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Vorbemerkungen

Das vorliegende Skript dient dazu, die wesentlichen Sachverhalte der Vorlesung ‘Ozeane und Kiisten’ zu
wiederholen sowie Aufgaben und Fragen zur Vorbereitung auf eine miindliche Priifung oder eine Klausur
zur Verfiigung zu stellen. Der Stoff umfasst auch Trivialititen aus dem Grundstudium (Strahlungsgesetze
und Wérmetransport, elementare Hydrodynamik), die in der Vorlesung nur am Rande gestreift oder ohne
niahere Erlduterung verwendet werden.

Das Skript kann und soll den Blick in ein Lehrbuch nicht ersetzen. Es wurde hauptséichlich deshalb
erstellt, weil die normalen Lehrbiicher sich entweder mit Ozeanen oder mit Kiisten beschéftigen, aber
nie mit beidem — mit Ausnahme von Kelletat (1999), der eine gute phiinomenologische Ubersicht gibt,
die physikalischen Grundlagen aber vernachldssigt. Daher muss fiir die beiden Teile der Vorlesung auf
unterschiedliche Literatur zuriickgegriffen werden. Hier mochte ich keine Empfehlung aussprechen, da
Lehrbiicher Geschmackssache sind und ein Lehrbuch, mit dem ich gut und gerne arbeite, IThren An-
spriichen nicht umbedingt entsprechen muss. Verwenden Sie daher das Literaturverzeichnis, um Hinweise
auf Lehrbiicher zu bekommen und suchen Sie sich etwas nach Threm Geschmack aus. Als die grofien
Klassiker gelten in Deutschland im Bereich der Ozeanographie immer noch Krauss und Siedler (Dietrich
et al., 1975); allerdings merkt man dem die etwas weiter zuriick liegende Erstauflage deutlich an und ich
kann mir auch ansprechendere und aktuellere Werke vorstellen. Im Bereich der Kiisten ist sicherlich der
Carter (Carter and Woodroffe, 1994) ein Klassiker, der auch weiterhin aktuell ist.

Die einzelnen Teile dieses Skripts haben unterschiedliche Relevanz. Fiir eine bessere Orientierung sollen
Ihnen Randfiguren helfen. Eine Tafel # weist Sie auf physikalischen oder mathematischen Stoff hin, der
Thnen aus der Schule oder dem Grundstudium bekannt sein sollte. Diese Wiederholungen kénnen Sie
getrost iiberspringen, das Ende eines derartigen Einschubs ist entweder durch ein kleines Késtchen am
rechten Textrand gekennzeichnet oder es wird unterhalb der Randfigur ein Verweis auf den Abschnitt
gegeben, in dem der Stoff weitergeht.

Verschiedene Phianome und Ansétze der Physik der Ozeane werden auch in der Atmosphire gemacht, z.B.
die geostrophische Niherung. Da die Atmosphire nicht so stark durch die Lage der Kontinente bestimmt
ist, sind die betreffenden Probleme dort einfacher zu verstehen. Daher beinhaltet dieses Skript auch
Atmosphirenphysik. Die entsprechenden Abschnitte sind mit einer kleinen Wolke B gekennzeichnet.
Leser, die sich nicht dafiir interessieren, konnen diese Teile {iberschlagen, fiir die Endmarkierungen gilt
das oben gesagte.

Da in der Ozeanographie viele Zusammenhénge nicht aus ‘first principles’ hergeleitet werden kénnen son-
dern empirisch ermittelt werden, gibt es verschiedene Naherungsformeln, z.B. fiir die Zustandsgleichung.
Einige davon sind in diesem Skript aufgenommen, um Ihnen einen groben Einblick zu vermitteln. Sie sind
am Rand mit " gekennzeichnet, damit Sie sofort erkennen, dass Sie noch so lange iiber diese komischen
Gleichungen meditieren konnen, sie aber niemals herleiten und verstehen kénnen. Das sollte Sie aller-
dings nicht davon abhalten, sich iiber Plausibilitdtsbetrachtungen klar zu machen, dass diese Gleichungen
sinnvoll sind.

An einigen Stellen enthilt das Skript am Rand eine etwas ratlose Figur #£. Diese Stellen markieren
erweiternden oder anpruchsvolleren Stoff, der beim ersten Lesen weg gelassen werden kann.

Das Skript enthiilt am Ende jedes Kapitels die fiir das entsprechende Kapitel relevanten Ubungsaufgaben
und Fragen. Einige der Aufgaben sind Versténdnisfragen bzw. realistische Fragen, wie man sie an ein
komplexes und variables System wie eine Kiiste oder einen Ozean stellen kann. Zu letzteren Fragen gibt
es nicht wie bei den sonst iiblichen Rechenaufgaben einfache Antworten, sondern Sie sollen daran IThr
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physikalisches Versténdnis und Ihre Féhigkeit schulen, physikalisch zu denken und zu argumentieren. Da
die Vorlesung nicht von Ubungen begleitet wird, sollten Sie das Angebot dieser Aufgaben und Fragen
wahrnehmen und sich intensiv mit ihnen auseinandersetzen.
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Kapitel 1

Einfiihrung

1.1 Warum Ozeane?

Ozeanographie ist ein Bestandteil der Geowissenschaften. Ihr Ziel ist, eine formale Beschreibung der
groflen Wasserkorper der Erde, eben der Ozeane, zu finden. Aus geophysikalischer Sicht ist dieses Interesse
verstédndlich. Beim Blick aus dem Weltraum auf die Erde wird die Bezeichnung ‘blauer Planet’ unmittelbar
einsichtig: die Ozeane bestimmen das Bild der Erde.

Betrachten wir einmal die Oberflicheneigenschaften der Erde im Detail. Den Hauptanteil bildet die Hy-
drosphére mit 70.5%. Diese ist etwas asymmetrisch auf die beiden Hemisphiren verteilt: die nordliche
Hemisphire ist zu nahezu 40% mit Land bedeckt (d.h. sie enthilt 68% der Landfliche), die siidliche
dagegen ist zu 81% meeresbedeckt, das entspricht 57% der Ozeanfliche. Die restlichen 29.5% der Erd-
oberfliche sind von Land bedeckt, wobei von diesem jedoch wieder Teile von Eis, Schnee oder Gletschern
bedeckt sind (Kryosphiire). Den Haupteil dieses eisbedeckten Landes bildet die Antarktis. See-Eis! kénnte
zwar als Bestandteil der Kryosphére betrachtet werden, wird jedoch aufgrund seiner hohen Variabilitit
h&ufig auch zur Meeresoberfliche gezéhlt. Je nach Zdhlweise finden Sie in der Literatur daher auch un-
terschiedliche Prozentangaben fiir die einzelnen Bereiche. Auch die Zahlung der grofien Binnengewiéisser
(z.B. Kaspisches Meer) als Bestandteil der Hydrosphére oder der Lithosphére ist nicht immer eindeu-
tig. Lithosphére und Kryosphére sind jedoch in jedem Fall iiber den globalen Wasserkreislauf mit der
Hydrosphére verbunden.

Die Verteilung von Wasser auf dem Globus ist in Tabelle 1.1 gegeben.

1See-Eis ist auf dem Wasser schwimmendes Eis, das ist im wesentlichen das Eis der Arktis sowie die Eisflichen um die
Antarktis.

Ozeane Mischungsschicht 50 000
Thermokline 460 000
Tiefenwasser 890 000
Kontinente  Gletscher und Schnee 43 400
Seen und Fliisse 360
Grundwasser 15 300
Biosphére 2
Atmosphére iiber Kontinenten 5
iiber Ozeanen 11

Tabelle 1.1: Verteilung des Wassers auf der Erde, alle Angaben in 10'® kg Thurman (1994)
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Abbildung 1.1. Relief der Erde: ohne
Wasser in den Ozeanen ergibt sich ein frei-
er Blick auf die Grenzen der Kontinental-
platten und das Relief des Meeresbodens
(Ott, 1996).

1.1.1 NormalNull und Plattentektonik

Die Ozeane beeinflussen auch unsere Vorstellung vom Relief der Erde. Zum einen legen sie uns einen
Bezugspunkt fiir die Hohenmessung, vereinfacht als Normallnull (NN) bezeichnet. Diese Festlegung ist
einfach, da sie relativ lokal, eben an jeder Kiiste, durch Feststellung des mittleren Wasserstandes und
Bezugnahme auf diesen festgelegt werden kann. Daher wird haufig auch der Begriff Pegelnull verwendet
bzw. auf Karten steht bei den Hohenangaben auf welchen Pegel der Bezug erfolgt.

Genauere Satellitenbeobachtungen zeigen jedoch, dass dieses NormalNull eine sehr irregulidre Oberflédche
definiert: das Radaraltimeter aus ERS-1 (European Research Satellite) zeigt z.B. eine Abweichung der
Meeresoberfliche vom Geoid? um plus 85 m nordostlich von Australien und um minus 105 m im nérdlichen
Indischen Ozean.

Die Meeresoberfldche ist nicht nur der Bezugspunkt fiir die Hohenmessung, sie verzerrt auch die Wahrneh-
mung von Hohen: wir gehen von der Vorstellung des Normalnull aus und messen die Héhen verschiedener
Punkte der Lithosphére gegen dieses Normalnull. Dabei beschriankt sich die Auswahl der Festpunkte je-
doch auf Landflichen bzw. Binnenseen: wir erhalten, mit Ausnahme einiger Punkte wie Totes Meer oder
Death Valley, nur positive Hohenwerte — Normalnull definiert eben die Grundlinie und die Welt liegt auf
dieser Hohe oder dariiber.

Lassen wir das Wasser aller Ozeane ab, so dndert sich unser Bild von der Hohenverteilung. Zwar kénnen
wir vom Rand der Kontinente noch einige hundert Kilometer auf einer sanft abfallenden Platte in den
Bereich hineingehen, der vorher von den Ozeanen bedeckt war. Dann gelangen wir jedoch an einen steilen
Abbruch, den Rand der Kontinentalplatte und haben einen weiten Blick iiber die Becken der Ozeane mit
ihren Gebirgen und Grében.

Abbildung 1.1 soll Thnen einen ungefihren Eindruck von dem Relief der Erde geben, wie es sich ohne
Wasserbedeckung der Ozeane darstellen wiirde. Die Lithosphdre, d.h. die feste Kruste der Erde, gliedert
sich in Platten. Platten konnen ausschlieflich ozeanische Kruste tragen, wie z.B. die Pazifische Platte
oder die Nazca-Platte, oder zum iiberwiegenden Teil von kontinentaler Kruste bedeckt sein, wie z.B. die
Eurasische Platte. Diese Platten bewegen sich relativ zueinander (Kontinentaldrift). In Abhéingigkeit von
der Relativbewegung werden die Plattenriinder unterschieden in transform (aneinander vorbeigleitende
Platten), divergent (sich von einander entfernend) oder konvergent (sich einander nihernd).

Divergente Plattenréinder an der Grenze zwischen Kontinentalplatten bewirken eine Verdiinnung der Kru-
ste und Grabenbriiche, z.B. der Oberrheingraben. Bei weiterer Divergenz kénnen zwischen den Krusten
neue ozeanische Becken entstehen, der Atlantische Ozean hat sich auf diese Weise gebildet, heute bildet
sich durch die Aufweitung eines Grabens zwischen Afrika und Arabien ein neuer Ozean. An divergen-
ten Plattenrdndern ozeanischer Platten entsteht durch aufsteigendes Mantelmaterial neuer Meeresboden.

2Das Geoid wurde als die wahre Figur der Erde eingefiihrt. Es ist historisch definiert iiber die ungestérte Meeresoberfliche;
physikalisch soll es eine Fliche konstanten Schwerepotentials bilden. Da das Geoid nur bis zu ca. 100 m von einem Ellipsoid
(das wére die Figur, die eine quasi-fliissige rotierende Erde annehmen wiirde) abweicht, ldsst es sich mathematisch einfach
behandeln. Dazu gehort z.B. die Entwicklung in Kugelfunktionen.
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Abbildung 1.2. Die globale Verteilung
der Erdbeben folgt dem Muster der Plat-
tengrenzen, vgl. Abb. 1.1 (Tarbuck und
Lutgens, 1994)

= oy
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I 25 my. [ Jessamy.
[ ]5aemy. [ 54117 my.
[ Jessrmy [ 17-144my.
[Jar-ssmy.  [[7]144-208my. Abbildung 1.3. Alter des Meeresbodens

(Thurman, 1994)

Das fliissige Mantelmaterial sammelt sich in einer Magmakammer und wolbt die Oberfliche auf. Durch
Spalten austretendes Material erstarrt und es bilden sich Gebirgssysteme, die mittelozeanischen Riicken.

An konvergenten Plattenrindern bilden sich auf den Kontinentalplatten hiufig Faltengebirge wie der
Himalaya. Taucht dagegen die eine Platte unter die andere, so bilden sich Tiefseegréaben.

Alle drei Formen von Plattengrenzen sind durch das Aufquellen von Magma, das Schmelzen unterglei-
tender Platten oder durch ruckartiges Losen von miteinander verkeilten Plattenrindern mit Vulkanismus
und Erdbeben verbunden. Die geographische Verteilung von Erdbeben gibt daher auch einen Hinweis auf
die Lage der Plattengrenzen, vgl. Abb. 1.2.

Wenn wir das Modell der Platten und die damit verbundene Plattentektonik akzeptieren, miissen wir
uns einer weiteren Konsequenz stellen: Meeresboden wird an den Plattenrdndern neu erzeugt, d.h. die
ozeanische Kruste ist an den Plattenrédndern sehr jung, ihr Alter nimmt zu den Kontinenten hin zu, vgl.
Abb. 1.3. Kontinentale Kruste dagegen ist, abgesehen von Bereichen mit hoher vulkanischer Aktivitét,
relativ alt. Sie ist zumindest teilweise durch Hebung, Faltung und Verwerfung ehemaliger ozeanischer
Kruste entstanden — an vielen Stellen lassen sich durch Bénderstrukturen im Stein noch die alten Sedi-
mentschichten und die anschliefenden Verformungen erkennen, vgl. 1.4.

Unter Beriicksichtigung der von den Ozeanen bedeckten Flichen erhalten wir eine Hohenverteilung wie
in Abb. 1.5 dargestellt: die Verteilung im linken Teil der Abbildung (alles, was oberhalb der gestrichelten
Linie liegt) entspricht der Hohenverteilung, wie wir sie mit Bezug auf Normalnull ermitteln kénnen. Rechts
davon sind die von den Ozeanen bedeckten Fliachen beriicksichtigt. Als wesentliche Merkmale fallen auf:
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Abbildung 1.4. Gefaltetes Sedimentgestein
in Alaska als Hinweis auf frithere konvergente
Plattengrenzen (Merritts et al., 1997)
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lung der festen Erdoberfliche (Ott, 1996).

1. die Abweichungen von NN nach unten sind grofler als nach oben: die hochste Erhebung ist der
Mount Everest mit 8882 m, der tiefste Punkt unter der Wasseroberfliche ist die Vitiaztiefe im
Marianengraben mit 11 800 m.

2. die Abweichungen nach unten iiber wiegen die nach oben deutlich: die mittlere Festlandshohe liegt
bei 875 m, die mittlere Meerestiefe bei -3800 m.

3. das mittlere Krustenniveau, d.h. die Oberfléiche der Erde nach Einebnung aller Hohen und Tiefen,
liegt bei -2430 m. Die Ozeanhohe iiber diesem idealen Globus wiirde 2675 m betragen, als mittlere
Hohe der Erdoberfliche ergében sich 245 m.

4. der Bereich von wenigen Hundert m um NormalNull macht nur ungefihr 1/5 der Erdoberfliche
aus — flichenméBig ein kleiner Bereich. Aber ein wichtiger Bereich, da er die Kiistenlinien enthélt
und in ihm mit der Kiistendynamik eine wesentliche Wechselwirkung zwischen Hydrosphéire und
Lithosphére stattfindet.

Abbildung 1.5 scheint im Widerspruch zu Abb. 1.1 zu stehen: alle Platten schwimmen auf dem fliissigen
Erdmantel und alle Platten sind nicht oder nur sehr lose verbunden. Hétten alle Platten gleiche Dichte,
so diirften wir keine nennenswerten Hohenunterschiede erwarten: alle Platten wiirden um den gleichen
Prozentsatz aus dem Mantel aufragen. Aufgrund der grofieren Dichte der ozeanischen Kruste liegt die-
se unter Wasser wihrend die kontinentale Kruste aufgrund der geringeren Dichte hoher aufragt. Der
Dichteunterschied zwischen beiden bewirkt auch, dass kontinentale Platten dicker sind als ozeanische.

1.1.2 Topographie des Meeresbodens

70.5% der Erdoberfliche liegen unter dem Meeresspiegel verborgen, der grofite Teil davon im Bereich von
Wassertiefen zwischen -3000 m und -6000 m, den Tiefseebenen mit aufgesetzten Erhebungen. 10% der
Erdoberfliche entfallt auf den Bereich der Schelfe oder Flachwassergebiete mit Tiefen bis zu -200 m. Den
Ubergang zwischen Schelf und Tiefseeebene bildet der Kontinentalabhang, der einen geringeren Teil der
Erdoberflache ausmacht als die Schelfgebiete. In den Tiefseegrdben kann die Meerestiefe bis auf 11 022 m
abnehmen; die mittlere Meerestiefe betrigt 3790 m (verglichen mit 875 m als der mittleren Hohe des
Landes). Wiirde man alle den Meeresspiegel iiberragenden Reliefteile im Meer versenken, so wiire die
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Ocean water - Averuge: Gessien- 1,028 pemd. .
= Abbildung 1.6. Isostatik: kontinentale Kru-
cust : sten ragen weit iiber ozeanische Krusten hin-

aus, da sie eine geringere Dichte haben (Thur-
wl man, 1994)
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Erde mit ca. 2500 m Ozeanwasser bedeckt. Wie Sie aus den hier zitierten Zahlen erkennen kénnen, gibt
es unterschiedliche Moglichkeiten fiir derartige Abschétzungen — es sind eben Abschitzungen, bei denen
fiir viele Parameter nur Mittelwerte bekannt sind. Und das dazu gehorige Experiment l&sst sich nicht mal
so eben durchfiihren.

Der Grad der Wasserbedeckung wird durch die litoralen Bereiche bezeichnet, vgl. Abb. 1.7. Abschnitte,
die nur gelegentlich mit Salzwasser in Berithrung kommen, werden als Supralitoral bezeichnet. Jene, die in
Abhéngigkeit von den Gezeiten regelméflig von Wasser bedeckt sind bzw. frei liegen, werden als Eulitoral
bezeichnet. Das Sublitoral ist stdndig vom Wasser bedeckt, allerdings ist die Wassertiefe so gering, dass
Brandungswellen weiterhin wirksam sind.

Der Meeresboden mit seinen verschiedenen Lebewesen wird als das Benthos bezeichnet. Die freien Was-
serzonen, das Pelagial, werden in Abhingigkeit vom einfallenden Licht als photisch (durchlichtete Zone
mit hohem Sauerstoffgehalt) oder aphotisch bezeichnet. Der neritische Abschnitt zeichnet sich durch
méfBige Wassertiefen aus; er geht iiber zu den hemipelagischen und pelagischen tieferen Freiwasserzonen,
die letztendlich im Hadal, dem v6llig lichtlosen und sehr kalten Bereich der grofiten Ozeantiefen miinden.

Die meisten Schelfgrenzen setzen sich mit einem sehr flachen Gefiille von weniger als 1% unter Wasser
bis weit in die See fort und tauchen dort nach einem Gefilleknick zwischen weniger als -100 m und -
400 m deutlich steiler ab. Schelfgebiete sind an den Kiisten, die von hohen jungen Faltengebirgen geprégt
sind, nur sehr schmal oder fehlen vollstéindig?; besonders weit ausgedehnt sind sie im Bereich der Nord-
see, zwischen Hinterindien und Siidaustralien (Sundaschelf) und vor der Ostkiiste Nordamerikas bzw.
Argentiniens. Ein Teil der breiten Schelfregionen ist durch die auf geologischen Zeitskalen haufigen und
starken Schwankungen des Meeresspiegels wahrscheinlich durch Brandungswellen eingeebnet worden oder
als Plattform aus dem Festland herausgeschnitten worden. Bei diesen Teilen des Schelfs handelt es sich
letztendlich um jetzt iiberflutete Teile ehemaligen Kiistenlandes. Andererseits tragen die durch die Fliisse
aus dem Innern der Kontinente herbeigefithrten Sedimente zu einem immer flacheren Wasserspiegel der
Schelfrénder bei.

An der Schelfkante befindet sich ein Hangknick, an dem die sehr flache Boschung mit 20- bis 100-fachem
Gefille in groflere Tiefen abtaucht; oftmals {iber einen vertikalen Bereich von mehreren 1000 m, dem
Kontinentalabhang oder Kontinentalabfall. Flache breite Schelfe sind in der Regel von einem flachen
Kontinentalhang (ungefihr 50%o verglichen mit 100%o) iiber einen vertikalen Bereich von ~ 3 km gefolgt,
schmale Schelfe an Faltengebirgen dagegen von einem steileren Hang, der ca. 6 km abtaucht. Kontinen-
talabfille umfassen typischerweise einen Tiefenbereich von 200 bis 2000 m iiber eine Breite von 20 bis

3Die ist insbesondere an den Gebirgen, die den Pazifischen Ozean begrenzen, der Fall.

Supra- ‘Eulitoral
litoral

. neritisch

hemipelagisch

Bathyal Pelagial

aphotisch
Abyssal

Abbildung 1.7. Meeresbereiche: Tiefen und Terminologie
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100 km. Sie sind durch submarine Canyons mit steilen Flanken und geringer Breite stark gegliedert. Ei-
nige dieser Canyons setzen sich in die Fufiregion fort, einige finden auch Anschluss an festldndische Téler
wie den Kongo oder den Indus.

Die Fujf$regionen iiberdecken den Hohenbereich von ca. 2000 bis 5000 m mit einem sehr schwachen Gefille
von ca. 1:7000 bis 1:10 000. Sie bilden den Ubergang vom Kontinentalabfall zu den Tiefseeebenen. Auch
die Tiefseebenene sind durch Schwellen und Kuppen strukturiert, ihr Merkmal ist, wie der Name andeu-
tet, dass sie auffallend eben sind. Eine besondere Form der Kuppe sind die Guyots: Kegelstiimpfe mit
einem ebenen Gipfelplateau. Mehr als die Hélfte der Kuppen liegt im Zentralpazifik, viele bestehen aus
aktiven oder ehemaligen Vulkanen. Letztere treten gelegentlich oder dauerhaft an die Meeresoberfliache,
so entstand 1963 die Insel Surtsey siidwestlich von Island.

An vielen Stellen gehen die Kontinantalabhéinge ohne Fufiregion direkt in die Tiefseegrdben iiber. Diese
iiberschreiten Tiefen von 6000 m und haben steile Flanken mit einem Gefille grofler 1:40. Gegen die
Tiefseebecken sind sie durch eine Bodenschwelle begrenzt.

Ein Merkmal der Tiefseeebenen sind die Mittelozeanischen Riicken. Sie bilden ein zusammen héngendes
Gebirgssystem mit einer Lidnge von insgesamt ca. 60 000 km. Das Riickensystem erreicht eine Gesamt-
breite von bis zu 4000 km, die Hohen liegen zwischen 1000 m und 3000 m. Fast iiberall findet sich in der
Kammregion eine Zentralspalte von 20 bis 50 km Breite, die 1000 bis 3000 m tief eingesenkt sein kann.
Der Kammregion gehoren auch viele ozeanische Inseln an.*

1.1.3 Sedimente am Meeresboden

Die Sedimente hiingen von der Meerestiefe und den Strukturen der Sedimenteinzugszonen (Kiisten,
Fliisse) ab. Sie lassen sich nach Herkunft, KorngroBenverteilung und chemischer Zusammensetzung un-
terscheiden. Die Untersuchung erfolgt zu einem grofien Teil optisch (Tauscher oder Tauchroboter in den
verschiedensten Varianten) oder durch Probennahme vom Meeresboden (Taucher, Tauchboot, verschie-
dene automatisierte Sammelmethoden).

Die grobsten Fraktionen der Sedimente sind Strandsande und Bruchschill (zerbrochene Schnecken- und
Muschelschalen). Sie finden sich in der Flachsee und tragen zur Genese der Schelfe bei. In Kiistennihe
erkennt man eine deutliche Zonierung in Abhéngigkeit von den Verwitterungs- und Ablagerungsbedin-
gungen auf dem angrenzenden Festland. In den Tiefwasserbereichen ist dieser Zusammenhang nicht mehr
ausgepragt, auch ist die Sedimentméchtigkeit dort relativ gering. Zwar wird der Meeresboden oft als letz-
tes Sammelbecken fiir Sedimente interpretiert, jedoch erreicht der Meeresboden mit ca. 200 Mio Jahren
nur ein geringes Alter bevor er wieder recycelt wird. In den neu entstehenden Bereichen der Meeresbdden
gibt es sogar recht weite Bereiche, die noch vollsténdig frei von Sedimenten sind.

Meeressedimente lassen sich in drei grofie Herkunftsgruppen einteilen:

1. Lithogene Sedimente oder terrigene Sedimente sind Verwitterungsprodukte oder mobile Teile der
Erdkruste. Sie werden unterschieden nach Korngrofle (Blocke, Schotter, Sand, Silt, Ton), Herkunft
(Verwitterung vom Festland, Vulkane, Meteoritenstaub) oder Transportmedium (Gletscher, Fliisse,
Wind). Hauptablagerungsgebiete sind die Schelfe und Kontinentalrinder, nur allerfeinste Partikel
(Staub aus der Sahara oder der Australischen Wiiste) konnen mit dem Wind weiter verfrachtet
werden. Auch in sich vom Antarktischen Schelf ablosenden Eisfeldersn oder abbrechenden Eis-
blocken konnen Sedimente iiber groflere Distanzen transportiert werden. Die Anlieferung durch
die Fliisse bildet den Hauptanteil dieser Sedimentzufuhr, sie wird mit 12 km?/Jahr abgeschitzt.
Bei einer gleichméfigen Verteilung iiber die Tiefseeebenen entspréiche dies einem Zuwachs von
3 ¢m/1000 Jahre, real ergibt sich nur ca. 1 ¢m/1000 Jahre, da die meisten Sedimente am Schelf
héngen bleiben.

2. Biogene Sedimente sind Hartteile von Lebewesen oder deren Fragmente. Dabei handelt es sich ent-
weder um priméres Festgestein (Korallenriffe, Algenkrusten) oder lagenweise sedimentiertes Locker-
produkt. Lieferanten sind im flachen Wasser benthisch lebende Schnecken und Muscheln, im tiefen
Wasser planktonische Kleinlebewesen. Zwei Formen werden unterschieden: Kalkschalenliefernde und

4Bine Ubersicht iiber die international gebriuchlichen Bezeichnungen und Definitionen der ozeanischen Bodenformen
findet sich in Dietrich et al. (1975).
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Kieselsaurebildner. In den Schelfgebieten sind die Weichteile der organischen Substanzen noch nicht
vollstédndig abgebaut, so dass sich hier insbesondere in der Nihe grofler Flussmiindungen sehr nihr-
stoffreiche Flachmeere mit hoher organischer Produktion bilden kénnen. Wird diese abgesunkene
organische Substanz am Boden durch Sdnde bedeckt, so bildet sich ein Modell fiir die Entstehung
von Kohlenwasserstoff-Lagerstiatten. Heutige Erdol- und Erdgaslagerstitten sind haufig in Sedimen-
ten solch kontinentaler Randgebiete gefunden worden.

3. Hydrogene Sedimente oder Halmyrogene Sedimente sind Abscheidungen im Meerwasser selbst oder
bei der Verdunstung zuriickbleibende Bestandteile. Beispiele sind die Eisen-Mangan- oder Phos-
phorknollen der Tiefsee oder lokale Kalkausféllungen im tropischen Flachwasser wie auf den Groflen
Bahamabénken.

Die KorngroBen der Sedimente variieren iiber einen weiten Bereich von weniger als 2 ym (Ton) bis iiber
20 mm (Steine), vgl. Abschn. 10.2. Auf den Schelfen ist die Zusammensetzung hochgradig variable und
von der Sedimentquelle abhéingig, im Tiefseeboden dagegen ist sie gleichférmiger. Dies zeigt sich auch in
der chemischen Zusammensetzung der Sedimente, so konnen im Schelf oftmals Bereiche terrigener und
biogener Quellen deutlich unterschieden werden.

Sedimentationsgeschwindigkeiten konnen zwischen vielen Metern/1000 a (Wattengebiete, Deltas) und
weniger als 1 mm/1000 a (kiistenferne Bereiche der Tiefsee, rote Tiefseetone) liegen.

1.1.4 Physikalische Ozeanographie

Fiir einen Geo- oder Umweltwissenschaftler gibt es also genug Motivation, sich mit den Ozeanen zu
beschiftigen. Im Rahmen der Physikausbildung ist dies dagegen eher exotisch. Andererseits bietet die
Ozeanographie dem Physiker die Moglichkeit, sich intensiv mit Hydrodynamik in einem natiirlichen Sy-
stem auseinander zu setzen und die dort auftretenden Phianomene im Rahmen physikalischen Grundprin-
zipien zu erkldren und zu beschreiben. Insbesondere gehort dazu ein Verstdndnis der Schichtungen der
Ozeane (hydrostatische Grundgleichung), der Zirkulationssysteme (Bewegungsgleichung, Impulsbilanz)
und des Austauschs von Materie, Impuls und Energie mit der Atmosphiire (Turbulenz und Austausch).

In diesem Skript wird die physikalische Ozeanographie wie folgt behandelt. Kapitel 4 ist ein Grundla-
genkapitel, in dem fundamentale physikalische Prinzipien erldutert und in der fiir die Meteorologie und
Ozeanographie relevanten Form beschrieben werden. Dazu gehoren insbesondere die Erhaltungsgréfien
(Masse in der Kontinuitéitsgleichung, Impuls in der Bewegungsgleichung und Energie in der Bernoulli-
Gleichung) sowie die Zustandsgleichung. Diese Grundgleichungen werden in Kapitel 5 auf die grofiskaligen
Zirkulationssysteme im Ozean angewandt. Dazu gehoren die Oberflichenstromungen, insbesondere der
Golfstrom, sowie die thermohaline Zirkulation, die den Warmetransport der Ozeane bis in die Tiefen
erstreckt.

Kapitel 6 wendet sich Phéinomenen auf kleineren Skalen zu, dazu gehoren insbesondere der Transport von
Energie und Materie an der Grenzfliche zwischen Ozean und Luft. Den Impulstransport an dieser Grenz-
fliche, d.h. die Bildung von Oberflichenwellen, werden wir in Kapitel 8 zusammen mit dem Auftreten
anderer Wellentypen betrachten.

In der Anwendung physikalischer Grundlagen auf komplexe natiirliche Systeme lernen Sie auch eine etwas
andere Sichtweise der Physik kennen:

e natiirliche Systeme sind komplez: jeder Zustand des Systems ist durch eine groflie Zahl von Para-
metern bestimmt.

e natiirliche Systeme sind nicht-linear: eine doppelt so groflie Storung erzeugt nicht zwingend ein
doppelt so grofles Ausgangssignal.

e natiirliche Systeme sind chaotisch: zwei dicht benachbarte Anfangszusténde koénnen zu sehr ver-
schiedenen Endzusténden fithren.

e natiirliche Systeme werden durch gekoppelte partielle Differentialgleichungen beschrieben (das ist
nur eine andere Formulierung fiir nicht-lineare chaotische Systeme).
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ia) January 1984
Sea Surface Tempernture

Abbildung 1.8. Oberflichentemperatur der
(6) July 1984 Ozeane im Januar und Juli 1984 (Njoku and
Sea Surface Temperature BI'OWH, 1993)

1.2 Das Bild der Ozeane

In diesem Abschnitt werden Satellitenbeobachtungen der Ozeane vorgestellt. Damit werden zum einen
Parameter eingefiihrt, die es zu untersuchen gilt. Zum anderen kénnen wir anhand dieser Aufnahmen
einige Fragen formulieren, die in den folgenden Kapiteln physikalisch zu erkldaren sind.

1.2.1 Oberflichentemperatur

Abbildung 1.8 gibt die Oberflichentemperatur der Ozeane bestimmt mit dem Infrarotkanal® des AVHRR
auf NOAA-9, jeweils gemittelt iiber zwei Wochen im Januar und Juli 1984. Die Abbildungen zeigen,
wie auch aus der Verteilung der Sonneneinstrahlung zu vermuten, eine Abnahme der Temperaturen in
Richtung auf hohere Breiten. Das warme Band um den Aquator herum verschiebt sich im Laufe des
Jahres in Richtung auf die jeweilige Sommerhemisphére.

Interessanter als dieses grobe Muster sind jedoch einige Details in beiden Abbildungen:

e es herrscht eine relativ scharfe Trennung zwischen dem warmen subtropischen Wasser und dem kal-
ten Wasser der mittleren und hohen Breiten, das auf eine relativ geringe meridionale Durchmischung
hinweist.

e an den Westkiisten der Kontinente bilden sich selbst in niedrigen Breiten kalte Bereiche aus, in
dieser Abbildung besonders gut vor der Westkiiste Stidamerikas zu erkennen.

Das grobe Muster der Temperaturverteilung lasst sich mit Hilfe der Verteilung der solaren Einstrah-

5Das Verfahren beruht auf der Messung des im thermischen Infrarot von der Wasseroberfliche emittierten Strahlungs-
stroms und seine Umrechnung in eine Effektivtemperatur mit Hilfe des Stefan-Boltzmann-Gesetzes (3.25). Da aus der
raumlichen Verteilung der Datenpunkte bekannt ist, dass die Infrarotstrahlung von einer Wasserfliche emittiert wurde,
kann unter Verwendung der Emissivitédt € nicht nur auf eine Effektivtemperatur sondern aus (3.26) sogar auf die korrekte
Temperatur zuriick geschlossen werden.
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(a) 8/Jun/83 — 22/Jun/83

(b) 20/Jun/84 — 04/Jul/a4 w

Abbildung 1.9. Oberflichentemperaturen in Atlan-
tik und Pazifik wahrend des El Nino im Juni 1983
(oben) und unter normalen Bedingungen im Juni
1984 (unten) (Njoku and Brown, 1993)

lung verstehen, wie in Abschn. 3.2 beschrieben. Um den grofien Temperaturgradienten und die kal-
ten Westkéduten zu verstehen, miissen wir die aus dem Temperaturgradienten entstehende Dynamik des
Ozeans und der Atmophire beriicksichtigen. Dies geschieht in Kapitel 5, insbesondere in Abschn. 5.4.

Die Temperaturverteilung in den Ozeanen variiert nicht nur mit der Jahreszeit sondern kann auch zu glei-
cher Jahreszeit von Jahr zu Jahr hochgradig variabel sein, wie in Abb. 1.9 fiir den Atlantik und Pazifik
gezeigt. Das untere Teilbild zeigt die normalen Bedingungen im Ozean mit aufquellendem kalten Tie-
fenwasser an der Westkiiste Perus. In einigen Jahren versiegt dieser austeigende Strom néhrstoffreichen
Wassers und es finden sich relativ hohe Wassertemperaturen auch in diesem Bereich. Dieses Phdnomen
wird als El Nino (das Christkind) bezeichnet. Es wird als ein Beispiel fiir die Kopplung von atmosphéri-
scher und ozeanischer Zirkulation in Abschn. 5.3.1 genauer beschrieben.

1.2.2 Biologische Produktivitidt der Ozeane

Eng mit der Frage der Temperaturanomalien verkniipft ist die biologische Produktivitét der Ozeane.
Abbildung 1.10 zeigt die biologische Produktivitéit der Ozeane wie sie mit Hilfe des Nachweises eines be-
stimmten Pigments aus den Daten des Coastal Zone Color Scanners CZCS bestimmt wird.® Dargestellt

SHierbei handelt es sich um einen normalen Scanner wie er in der Erdfernerkundung verwendet wird. Wesentliches
Merkmal ist ein sehr gutes spektrales Auflosungsvermogen, so dass Substanzen wie mit einem normalen Spektrometer
eindeutig identifiziert werden kénnen. Der CZCS arbeitet dabei, wie die meisten Erdfernerkundungsinstrumente, mit dem
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Abbildung 1.10. Biologische
Produktivitit  der  Ozeane
wéahrend der vier Jahreszeiten:
(A) Januar bis Mirz (Winter
der Nordhalbkugel), (B) April
bis Juni (Friihling), (C) Juli bis
September (Sommer) und (D)
Oktober bis Dezember (Herbst).
Die biologische Produktivitit
ist in den gelblich-rétlichen
Bereichen am grofiten. Die
violetten Bereiche, in denen die
biologische Produktivitdt sehr
gering ist, sind die Wiisten der
Ozeane (McClain et al., 1993)

sind die vier Jahreszeiten (vgl. Bildunterschrift). Die biologische Produktivitét ist zu allen Jahreszeiten
in den Subtropen sehr gering, aufler an den Kontinentalrindern, an denen kaltes Tiefenwasser aufquillt
(Westkiisten der Kontinente). Hohe biologische Produktivitit finden wir nur in hohen Breiten und dort
verstiarkt im lokalen Sommer, da nur dann das zur Photosynthese benotigte Licht zur Verfiigung steht.
Durch Vergleich mit der Temperaturverteilung in Abb. 1.8 erkennt man, dass hohe biologische Produk-
tivitdt stets mit niedrigen Wassertemperaturen einher geht und dass hohe Wassertemperaturen zu dem
ozeanischen Aquivalent von Wiisten fithren.

1.2.3 Topographie der Meeresoberfliche

Abbildung 1.11 gibt die globale Topographie der Meeresoberfliche, bestimmt mit dem Altimeter auf
Topex-Poseidon.” Die Abweichungen in der Hohe variieren zwischen -180 cm und +140 cm. Am stérksten
ausgeprigt ist der groflen Sprung in der Hohe iiber den Zirkumpolaren Antarktischen Strom. Deutlich
zu erkennen sind auch die Wirbel im Nordatlantik und im Nordpazifik, d.h. die Bewegung der Wasser-
massen ist mit unterschiedlichen Hohen des Wasserspiegels verbunden. Dieses Phdnomen werden wir in

von der Meeresoberflache reflektierten Sonnenlicht, d.h. es wird das spektrale Reflektionsvermégen untersucht.

"Ein Altimeter dient, wie der Name vermuten lisst, der Hohenmessung. Das Verfahren ist eine Abwandlung des Radars:
ein Mikrowellenpuls wird vom Satelliten auf die Meeresoberfliche emittiert und die Laufzeit bis zur Ankunft des reflktier-
ten Signals gemessen. Aus dieser Laufzeit ldsst sich die Hohe des Satelliten iiber der Meeresoberfliche bestimmen. Da die
Flughohe des Satelliten mit Hilfe des Global Positioning Systems GPS gegeniiber dem Erdmittelpunkt oder einer Referenz-
fliche genau bestimmt werden kann, ldsst sich aus den so gemessenen Hohen die Abweichung des Meeresspiegels von dieser
Referenzfliche bestimmen. Betrachtet man zusétzlich die Verformung des reflektierten Signals gegeniiber dem Ausgangssi-
gnal, so ldsst sich eine mittlere Wellenhéhe bestimmen: von einer ebenen Ozeanflache wiirde ein emittierter Rechteckpuls
als Rechteckpuls zuriick kommen, im Falle von Wellen wird ein Teil des Signals an den Wellenbergen reflektiert und hat
eine kiirzere Laufzeit als der in den Wellentélern reflektierte Signalanteil, d.h. aus der steilen Flanke des Rechtecks wird ein
langsamer Anstieg, dessen Steigung ein Maf fiir die Laufzeitunterschiede und damit die Wellenhéhe ist. Die Verwendung von
vier Signalen in unterschiedlichen Richtungen (Scatterometer) erlaubt zusitzlich Riickschliisse auf Windgeschwindigkeiten
und -richtung.
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Abbildung 1.11. Topographie der
Meeresoberfliche, bestimmt mit Hilfe
des Topex-Poseidon Altimeters (Sum-
merhayes und Thorpe, 1996)
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Abschn. 5.4.1 genauer kennen lernen.

Diese Beobachtungen fiithren auf folgende Fragen:

e wie kann sich auf einer Wasseroberflédche eine derartige Hohendifferenz ausbilden, insbesondere im
Bereich der freien siidlichen Ozeane an der Grenze zum Antarktischen Strom?
e welche Konsequenz haben die Hohendifferenzen fiir die Bewegung der Wassermassen.

Wir werden in Abschn. 5.4.1 kennenlernen, dafl die Relativbewegung zweier unterschiedlicher Wasser-
massen zu einem derartigen Sprung in der Hohe fithren kénnen und dafl die nordliche Begrenzung des
Golfstroms und der Antarktische Zirkumpolare Wirbel Beispiele dafiir sind. Formal wird diese Situation
durch die geostrophische Néherung beschrieben, bei der stationéire Bewegungen in einem Gleichgewicht
aus Druckgradientenkraft und Corioliskraft betrachtet werden kénnen. Eine entsprechende Naherung exi-
stiert auch fiir die Atmosphére, wo sie uns eine einfache Beschreibung der Strémung von Luftmassen um
Tief- und Hochdruckgebiete erlaubt.

1.3 Warum Kiisten?

Ozeane sind physikalisch einfach zu beschreiben. Fiir viele praktische Anwendungen kann man einen
Ozean als einen unendlich ausgedehnten Wasserkorper auffassen: die Wassertiefe ist so grof, dass Wech-
selwirkung mit dem Boden keine Rolle spielt; die horizontalen Ausdehnungen von einigen tausend Ki-
lometern sind grofl gegen die Ausdehnungen der betrachteten Phinomene wie Wellen (wenige hundert
Meter maximal). Kiisten storen dieses einfache Bild: der Meeresboden hebt sich und die Reibung zwischen
dem bewegten Wasserkoérper und dem Boden ist nicht mehr zu vernachlissigen. Als Konsequenz steilt
sich eine Welle auf und bricht.®

Kiisten bilden jedoch nicht nur die Begrenzungen der Ozeanbecken sondern sind auch die Stellen, an
denen die Hydrosphére starken Kontakt mit der Anthroposphére hat: der Mensch hat Kiistenregionen
seit jeher besiedelt, insbesondere in der Néhe von Flussmiindungen, da auf diese Weise Siilwasser fiir die
Bewohner und die Landwirtschaft zur Verfiigung standen ebenso wie Transportwege ins Hinterland und
iiber grofere Strecken in andere Lénder und Kulturen. Insbesondere der letzte Aspekt, der Austausch
zwischen den Kulturen, hat grofien Kiisten- und Handelsstddten stets auch ein besonderes wirtschaftliches
und politisches Gewicht verliehen. Das Wachstum der Stéddte und die Erweiterung von Hafenanlagen,
zu letzterem gehort auch das Ausbaggern von Fliissen und Fahrrinnen, verdndern die Kiiste (z.B. die

8Dieses Phiionemen gilt auf allen Skalen. Besonders fatal wird es beim Tsunami. Diese Welle wird durch ein unterseeisches
Beben ausgelost und hat im freien Ozean eine Amplitude, die klein ist gegen die Wellenldnge. Ein Schiff auf dem Ozean
wiirde es nicht bemerken, wenn diese Welle unter ihm durch lduft. Beim Auftreffen auf die Kiiste steilen sich diese Wellen
auf, wobei aufgrund der groflen Ausgangsamplitude Wellen in Hohen von etlichen zehn Metern entstehen kénnen — mit
entsprechend zerstorerischen Wirkungen.
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| Ozean—-Atmosphare—Wechselwirkury

Il Sedimente und Wellen Abbildung 1.12. Kiiste als drei-dimensionaler
Il Atmospharische Grenzschicht Kampfraum von Atmosphére, Hydrosphére und Li-
thosphére

Eindeichung weiter Bereiche Hollands und die damit verbundene Landgewinnung) und zumindest lokal
auch die angrenzende Hydrosphére.

Die Anthroposphéhre dringt heute nicht nur unter dem Gesichtspunkt der wirtschaftlichen Nutzung
an die Kiiste, auch die touristische Erschliefung, d.h. die Nutzung der Kiiste zur Freizeitgestaltung
(Wassersport, Strand ...), iiber einen gewissen Druck auf das natiirliche System aus.

Hinzu kommt die mit der vielfdltigen anthropogenen Nutzung einher gehende Einleitung von Fremdstof-
fen. Diese hat im Gegensatz zu baulichen Verdnderungen nicht nur lokale Auswirkungen sondern wird
iiber die Meeresstromungen weit transportiert.

Die immer dichtere Besiedlung der Kiisten bedeutet jedoch nicht nur fiir die Hydrosphére eine Belastung.
Auch fiir die dort lebenden Menschen bedeutet diese enge Besiedelung ein Risiko: Kiistenbereiche sind
stets durch Fluten gefihrdet gewesen, selbst unsere so harmlos erscheinende Ostsee hat in fritheren Jahr-
hunderten gelegentlich immer mal eine grofie und weite Landstriche verheerende Flut produziert, von den
Nordseefluten wie der groten Mandrénke ganz zu schweigen. Zu diesen gelegentlichen Schadensereignis-
sen kommt eine weitere, lingerfristige Veranderung: die globale Erwérmung fiithrt durch die thermische
Ausdehnung des Meerwaasers und ein erhdhtes Abschmelzen von Festlandeis (Gletscher, Antarktischer
Eisschild) zu einer Erhohung des Meeresspiegels. Dadurch sind alle bereits jetzt unter dem Meeresspiegel
liegenden Bereiche wie Holland noch stéirker als bisher gefihrdet und weitere Bereiche, die bisher noch
iiber dem Meeresspiegel liegen, werden iiberflutet werden.

Neben diesen globalen Wasserspiegelverdnderungen im Zusammenhang mit natiirlichen oder anthropo-
genen Klimaverdnderungen ergeben sich auch lokale Wasserspiegelveréinderungen durch die Dynamik der
Erdkruste. So hat die wéahrend der letzten Eiszeit auf dem Skandinavischen Schild liegende Eisschicht
diesen weit in die fliissige Erdkruste hineingedriickt: das Land nordlich wurde durch die aufliegenden
Eismassen abgesenkt, das Land siidlich davon hat sich dagegen gehoben (die erwiihnte Linie bildet die
Drehachse der Landplatte). Die Linie konstanten Meerespsiegels verlduft ungefihr von Skagen durch
das nordliche Seeland und das siidliche Schonen, hat ihre siidlichste Ausdehnung nérdlich Bornholm,
schwenkt dann nach Nordosten und setzt sich siidlich Gotlands bis zur Insel Osel (Saaremaa) im Rigai-
schen Meerbusen fort. Mit dem Abschmelzen des Skandinavischen Eisschildes hebt sich das Land wieder.
Dieser Hebungsvorgang ist bis heute nicht abgeschlossen, so dass in der siidlichen Ostsee das Land weiter
absinkt, was zu einem Ansteigen des Meeresspiegels um ungefihr 15 cm/Jahrhundert fithrt.

Ozeane und Anthroposphére treffen also im Bereich der Kiisten direkt auf einander und beeinflussen sich
gegenseitig. Da immer mehr Menschen in den Kiistenregionen der Erde leben, wird die Menschheit immer
empfindlicher gegen Verédnderungen in diesen Bereichen.

1.4 Warum Ozeane und Kiisten?

Nun kénnte man Ozeane und Kiisten als zwei getrennte Bereiche betrachten und daher auch in getrennten
Vorlesungen behandeln. Dies wird z.B. in den meisten klassischen Lehrbiichern gemacht. Einerseits ist
dieser Separationsansatz sinnvoll: Ozeane erstrecken sich {iber Skalen von einigen Tausend Kilometern, so
dass sie im wesentlichen als freie Wasserkorper betrachtet werden konnen mit den Kiisten als (vielleicht
sogar nur untergeordneten) Randbedingungen. Umgekehrt sind die Kiisten jedoch Randbedingungen,
die einerseits die Stromungsmuster der Ozeane und damit den Warme- und Stofftransport beeinflussen,
andererseits jedoch auch von diesen Stromungsmustern geformt werden. Eine Kiiste bildet also keine feste
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Abbildung 1.13. Physikalische Eigen-
schaften von Wasser: (a) Struktur des
Wassermolekiils, (b) Hydration von Anio-
nen und Kationen, (c¢) Cluster-Modell des
fliissigen Wassers, (d) Phasendiagramm
(Ott, 1996)
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Randbedingung sondern eine zeitlich verdnderlich:

die Kiiste bestimmt die Stromungen im kiistennahen Meer bzw. Ozean.
die Stromungen bestimmen den Sedimenttransport.

der Sedimentstransport bestimmt die Kiiste.

die Kiiste bestimmt die Stromungen im kiistennahen Meer bzw. Ozean.

Ozeane und Kiisten stehen damit in einer Wechselwirkung: es wirken nicht die Kiisten auf die Ozeane
sondern beide verdndern sich gegenseitig. Schon unter diesem Aspekt ist es sinnvoll, sich zumindest auf
lingeren Zeitskalen von einigen hundert Jahren mit dem Zusammenspiel von Kiisten und Ozeanen zu
beschéftigen und nicht beide als getrennte Systeme zu betrachten.

Die verschiedenen an der Kiiste mit einander wechselwirkenden Systeme sind die Hydrosphére und die
Lithosphére sowie, stets mit allem wechselwirkend, die Atmosphiire, vgl. Abb. 1.12. diese Systeme wech-
seln paarweise untereinander (vgl. die rémischen Ziffern in der Abbildung) sowie alle drei mit einander —
letzteres im Bereich der Kiiste. Die Beschreibung des Systems Ozean und seiner Wechselwirkungen mit
den anderen Systemen, d.h. die Wechselwirkungen zwischen Ozean und Atmosphire sowie zwischen Land
und Ozean und damit letztendlich die an der Kiiste auftretenden Wechselwirkungen zwischen allen drei
Bereichen sind das Ziel dieser Vorlesung und damit auch dieses Skripts.

1.5 Wasser und seine Besonderheiten

Die Beschéftigung mit Ozeanen bedeutet die Beschiftigung mit Wasser. Daher werden in diesem Ab-
schnitt die wesentlichen Eigenschaften von Wasser, insbesondere von Meerwasser, zusammengefaf}t.

1.5.1 Reines Wasser

Wasser ist eine alltégliche Substanz, die in unserer Umgebung (und als Bestandteil aller biologischer
Materie) praktisch iiberall auftritt. Wasser weicht jedoch in vielen seinen Eigenschaften von verwandten
Substanzen deutlich ab und héilt einige Rekorde unter den Fliissigkeiten. Diese Devianzen des Wassers
sind es jedoch, die seine grofie Bedeutung fiir die Entstehung und den Erhalt des Lebens ausmachen.

Die besonderen Eigenschaften des Wassers lassen sich aus der Konfiguration des Wassermoelkiis verstehen,
vgl. Teilbild (a) in Abb. 1.13: Wasser bildet ein zwei-achsiges Molekiil, bei dem die beiden Achsen einen
Winkel von 105° einschliefen; der Radius des kugelférmig gedachten Wassermolekiils betriigt 1.38 A, der
Abstand eines H-Atoms vom O-Atom betrigt 0.99 A. Diese Konfiguration bewirkt, dass das Wassermo-
lekiil ein Dipol ist: die beiden Elektronenpaare des Sauerstoffs, die nicht an der Bindung beteiligt sind,
bilden einen negativen Schwerpunkt, wahrend auf der anderen Seite des Molekiils die beiden Wasserstoffa-
tome ihr Elektron in die Bindung mit dem Sauerstoff einbringen und somit einen positiven Ladungsiiber-
schuss erzeugen. Aus dieser Kombination ergibt sich ein Dipolmoment von 1.84 - 107'® esu. Dieses hohe
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Dipolmoment fithrt zu einer hohen Dielektrizitédtskonstanten von ca. 80 (fiir dhnliche Wasserstoffverbin-
dungen ergeben sich Werte im Bereich von 2), was zur hohen Dissoziationskraft des Wassers und damit
zum starken Losungsvermogen gegeniiber vielen anorganischen chemischen Verbindungen fiihrt.”

Dieses Dipolmoment ist fiir die Wechselwirkung eines Wassermolekiils mit anderen Molekiilen entschei-
den. Zum einen ergibt sich ein starker Zusammenhalt zwischen verschiedenen Wassermolekiilen, da sich
zwischen dem negativen Sauerstoff des einen Molekiils und dem positiven Wasserstoff eines anderen Mo-
lekiils Wasserstoffbriickenbindungen ausbilden kénnen. Dadurch ist das Wasser noch bei Temperaturen
fest bzw. fliissig, bei denen verwandte Verbindungen mit héherem Molekulargewicht wie z.B. HyS be-
reits gasférmig sind. Eine weitere Konsequenz dieser Wasserstoffbriickenbindung ist die Clusterbildung in
fliissigem Wasser, vgl. Teil (c) in Abb. 1.13, wobei die Details dieser Strukturen von Druck und Tempera-
tur abhéngen. Bei Zimmertemperatur bilden im Mittel 6 Molekiile ein Aggregat. Diese Aggregatbildung
bewirkt, dass Wasser tréiger reagiert als es fiir Einzelmolekiile zu erwarten wére — dies betrifft nicht nur
die chemischen Eigenschaften des Wassers sondern insbesondere seine thermischen.!'® In festem Wasser
(Eis) bilden die Wassermolekiile ein hexagonales Gitter, die Bindung zwischen den einzelnen Molekiilen
erfolgt wieder durch Wasserstoffbriickenbindungen. Im Wasserdampf dagegen iiberkommt die thermische
Bewegung die durch die Dipolmomente bedingte elektrostatische Anziehung der Molekiile unter einander,
Wasserdampf ist daher strukturlos.

Das hohe Dipolmoment trigt auch zur guten Loslichkeit von Salzen in Wasser bei, da sich die Wasser-
molekiile an den Kationen und Anionen anlagern kénnen und deren Ladungen gegeneinander weitgehend
abschirmen kénnen, vgl. Teil (b) in Abb. 1.13.

Eine weitere Besonderheit des Wassers ist die Tatsache, dass es unter den Druck- und Temperaturverhélt-
nissen der Biosphire in allen drei Aggregatzustéinden auftreten kann, vgl. Phasendiagramm in Teil (d)
von Abb. 1.13. Bei Normaldruck von 1 bar (1000 hPa) gefriert Wasser bei 0°C und siedet bei 100°C —
diese beiden Punkte bilden auch die Fixpunkte der von Celsius eingefithrten Temperaturskala.

Die unterschiedlichen Geometrien der Bindung zwischen den einzelnen Wassermolekiilen in festen und
fliisssigem Wasser sind auch fiir die Dichteanomalie verantwortlich: reines Wasser hat bei einem Druck
von 1000 hPa sein Dichtemaximum bei 4°C, d.h. festes Wasser (Eis) schwimmt auf fliissigem Wasser.
Diese Tatsache ist einerseits fiir die Ausbildung aquatischen Lebens von grofler Bedeutung, da bei ei-
ner Abkiihlung eines Wasserkorpers an der Oberflache die Dichte erst einmal zunimmt, das abgekiihlte
Wasser absinkt und stattdessen wirmeres Wasser aufsteigt. Dieses fithrt zu einer Durchmischung des Was-
serkorpers und damit zu einer gleichméfiigen Abkiihlung. Erst wenn die Temperatur des Wasserkorpers
4°C erreicht, wird dieser Vorgang gestoppt: dann kiithlt nur noch das Oberflichenwasser weiter ab wiahrend
in groBeren Wassertiefen die Temperatur konstant bleibt. Kiihlt das Oberflichenwasser weiter ab, so setzt
Eisbildung ein. Da Eis ein schlechter Wiarmeleiter ist, bildet sich zwar eine oberflichliche Eisschicht einer
gewissen Miéchtigkeit, diese isoliert jedoch den darunter liegenden Wasserkorper thermisch, so dass das
Gewiisser nicht bis auf den Boden durch frieren kann und aquatisches Leben unter der Eisschicht erhal-
ten bleibt. Wiirde die Dichte des Wassers mit abnhemender Temperatur weiter zunehmen, so wiirde das
abgekiihlte Wasser absinken, am Boden Eis bilden und das Gewésser von unten her vollstéindig durch
frieren konnen.

Nicht nur fiir die Biosphére ist diese mit der Dichteanomalie einher gehende Bildung von Oberflacheneis
von Bedeutung sondern auch fiir die Zirkulation der Ozeane: wiirde festes Wasser absinken, so wiren
weder die Oberflichenstromungen noch der Warmeaustausch zwischen Ozean und Atmosphére von der
Eisbedeckung und damit den Jahreszeiten abhingig.'!

Die Dichteanomalie des Wassers hat vier verschiedene Eigenschaften des Eises zur Folge:

e Fis ist leichter als Wasser und schwimmt daher auch dem Wasser.
e Die Ausdehnung beim Gefrieren erzeugt einen hohen Druck. Dessen Sprengwirkung spielt bei der
Verwitterung von Gestein eine grofle Rolle.

9 Andere wasserihnliche Losungsmittel wie HF und HCN haben vergleichbar hohe Dielektrizitétskonstanten.

10Fin Vergleich von Wasser mit bekannten Wasserstoffverbindungen wiirde auf einen Siedepunkt bei -80°C und einen
Schmelzpunkt bei -11°C schlieflen lassen statt der beobachteten 100°C und 0°C. Auflerdem wire eine Verdampfungswirme
von nur ungefihr 2/5 des beobachteten Wertes zu erwarten.

1 Meerwasser hat ebenso wie reines Wasser eine Dichteanomalie, allerdings ist diese mit zunehmendem Salzgehalt und
zunehmendem Druck immer weniger deutlich ausgeprigt, s.u.
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Warmekapazitét
latente Schmelzwarme

4.2 kJ/(kg K)
335 kJ /kg
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latente Verdampfungswirme 2260 kJ/kg

Tabelle 1.2: Thermische Eigenschaften reinen Wassers

Molekiil %-Gesamtwasser % schweres Wasser

1H,160 99.73 0
1H,80 0.20 73.5
TH,170 0.04 14.7
TH2H!60 0.032 11.8
TH2H'80 0.00006 0.022
TH2H!"0O 0.00001 0.003
2H,'80 0.000003 0.001
2H,'80 0.000000006 0.000002
2H,'70 0.000000001 0.0000003

Tabelle 1.3: Zusammensetzung des Wassers aus den verschiedenen Wasserarten (Dietrich et al., 1975)

o AuBerer Druck fithrt zu einer Erniedrigung des Gefrierpunkts bis hin zum Schmelzen des Eises. Dies
erleichtert nicht nur das Schlittschulaufen sondern bewirkt auch die Flielfahigkeit der Gletscher.

e Die Wasserstoffbriickenbindungen im FEiskristall werden bereits bei relativ geringer Erh6hung des
Drucks gestort, so dass Eis plastisch wird. Das Inlandeis flieft und wird als Eisberg ans Meer
abgegeben. Wiirde diese Riickfithrung nicht funktionieren, so wire nahezu alles Wasser der Erde
auf dem Festlandseis (insbesondere der Atnarktis) gebunden und von den Weltmeeren bliebe nicht
viel {ibrig.

Auch in seinem thermischen Verhalten spielt Wasser eine besondere Rolle, vgl. Tabelle 1.2. Wasser hat die
hochste Wirmekapazitit aller bekannten chemischen Verbindungen mit Ausnahme des Ammoniaks. Dar-
aus erklért sich die grofle Rolle der Wasserkorper fiir das lokale wie das globale Klima: Wasserkorer kénnen
grofle Warmemengen aufnehmen oder abgeben, ohne dass sich ihre Temperatur merklich veréindert. Auch
die latente Schmelzwdrme des Wassers ist die grofite aller bekannten chemischen Substanzen, wieder mit
Ausnahme des Ammoniaks. Wasser zeigt seine stabilisierenden Eigenschaften auf den Wirmehaushalt
also auch bei Phaseniibergéingen. Noch hoher ist die latente Verdampfungswdirme. Ein wichtiger mit
Phaseniibergéingen verbundenen Wirmetransportprozess in der Atmosphére ist der Transport latenter
Wirme.

Chemisch ist Wasser immer HoO. Allerdings gibt es trotzdem unterschiedliche Wassermolekiile, da dieses
H50O aus verschiedenen Isotopen des Wasserstoffs und des Sauerstoffs aufgebaut sein kann. Von den drei
Isotopen des Wasserstoffs 'H, Deuterium 2H und Tritium 2H treten in natiirlichem Wasser nur der nor-
male Wasserstoff und das Deuterium in unterschiedlichen Verbindungen auf. Von den Sauerstoffisotopen
160, 170 und 'O ist das leichteste Isotop das hiufigste. Der Hauptteil des Wassers ist durch das leich-
teste Wassermolekiil 'Hy'%0 gegeben, vgl. Tabell 1.3. Alle anderen Isotope werden als schweres Wasser
bezeichnet. Diese Isotope sind in nur sehr geringer Menge im Wasser vertreten, ihre Konzentration ist
vergleichbar mit wichtigen salzartigen Beimengungen wie Mg, Ca und K. Aufgrund der geringen Beimen-
gung beeinflussen sie den Wasserkorper insgesamt in seinem physikalischen Verhalten nur geringfiigig.
Allerdings haben die verschiedenen Wasserarten unterschiedliche Dampfdriicke (das zweithidufigste Iso-
top 'H2'®0 hat gegeniiber dem normalen Wasserisotop einen um 94% verringerten Dampfdruck), so dass
sich in Wasserproben verschiedener Herkunft eine deutliche Fraktionierung dieser Isotope zeigt. Insbe-
sondere fiir klimatologische Untersuchungen spielt der Gehalt an schwerem Wasser (bzw. das Verhéltnis
der Isotope 190 und '80) eine wichtige Rolle.
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1.5.2 Meerwasser

Reale Gewdsser, also auch die Ozeane, bestehen nicht aus reinem Wasser. Stoffeintrige aus der At-
mosphére, das Auswaschen von Substanzen aus den Béden sowie anthropogene Quellen bewirken hohe
Konzentrationen anderer Stoffe in den Fliissen und damit auch in den Ozeanen. Zwar ist die Stoffbe-
frachtung der einzelnen Fliisse sehr unterschiedlich, die relativ kurzen Durchmischungszeiten der Ozeane
von 103 bis 10* Jahren bewirken jedoch eine relativ einheitliche Stoffkonzentration in den Meeren.

Die chemische Zusammensetzung von Meerwasser ist in Tabelle 1.4 gegeben. Fiinf Kationen (Chlorid
Cl—, Sulfat SOi_, Bicarbonat HCOj , Bromid Br~ und Borsdure H3BOg3) und sechs Anionen (Natrium
Na*t, Magnesium Mg?*, Calcium Ca?*, Kalium K* und Strontium Sr?T) bilden 99.9% der im Meer-
wasser gelosten Salze und sind in nahezu konstanten Proportionen (unabhéngig vom Gesamtsalzgehalt
des Wassers) enthalten. Diese konservativen Bestandteile des Ozeanwassers werden in ihrer Verteilung
durch die Mischungsprozesse im Ozean bestimmt. Nicht-konservative Bestandteile des Meerwassers (z.B.
Nihrstoffe wie Phosphat, Nitrat, Ammonium oder einige geloste Gase wie Oy oder CO3) stammen aus
geochemischen und insbesondere biologischen Prozessen und sind in ihrer Verteilung stark durch die
rdumliche Verteilung der zu Grunde liegenden Prozesse bestimmt. Diese nicht-konservativen Bestandtei-
le sind jedoch in ihrer Gesamtkonzentration so gering, dass sie bei der Behandlung der physikalischen
Eigenschaften von Meerwasser vernachlissigt werden konnen.

Die Dominanz der Chlorid-Ionen im Salzwasser und die nahezu konstanten Proportionen der im Meer-
wasser gelosten Salze erlauben es, eine einfache Naherungsformel fiir den Gesamt-Salzgehalt aufzustellen:

S [Promill] = 0.03 + 1.805 C¢; [Promill] , (1.1)

wobei mit C¢ die Konzentration der Chlor-Ionen bezeichnet ist. Statt Salinitdt wird daher auch manchmal
Chlorosity verwendet. Abweichungen von (1.1) liegen mit 99%-iger Wahrscheinlichkeit innerhalb von
+0.024 %o vom wahren Salzgehalt (Carrit and Carpenter, 1958). Fiir sehr niedrige Salzgehalte ist der
Zusammenhang

S [Promill] = 1.80655 C¢; [Promill] (1.2)

besser geeignet (Wooster et al., 1969).

Die mittlere Salinitit des Meerwassers betrigt 34.7%o, sie schwankt zwischen 30%o und 40%o, im Ein-
zugsbereich grofler Fliisse oder bei starker Verdunstung weitgehend abgeschlossener Meere auch stérker.

Dieser Salzgehalt ist es, der die wesentlichen Unterschiede im physikalischen Verhalten von reinem Wasser
und Meerwasser ausmacht. Zu diesen gehoren:

e cine Zunahme der Dichte in Abhéngigkeit von Temperatur, Druck und Salzgehalt. Dieses wird in
Abschn. 2.4.2 genauer diskutiert.

e cine Verringerung der Dichteanomalie und eine Verschiebung zu niedrigeren Temperaturen. Beide
Effekte steigen mit zunehmendem Salzgehalt.

e cine Zunahme der elektrischen Leitfihigkeit (der wohl deutlichste Effekt) in Abhéngigkeit von der
Salinitét. So ist der elektrische Widerstand einer 1 mm langen Wasserséule (reines Wasser) bei 18°C
anndhernd gleich dem Widerstand einer 1.3 km langen Sdule von Meerwasser mit einem Salzgehalt
von 35 %o. Man kann diesen Sachverhalt auch prignanter formulieren: die elektrische Leitfihigkeit
wird erst bei Meerwasser bedeutungsvoll. Gleiches gilt fiir den osmotischen Druck.

e eine Abnahme der spezifischen Warme.

e cine Absenkung des Gefrierpunktes.

e eine Abnahme der Loslichkeit des Kohlendioxids (diese nimmt mit zunehmender Temperatur eben-
falls ab).

e cine Verdnderung der Kompressibilitét.

Die Konsequenzen dieser Abhéngigkeiten werden in den folgenden Kapiteln diskutiert. Relativ wenig
beeinflusst vom Salzgehalt sind die Parameter Zahigkeit, Oberflichenspannung, Warmeleitfahigkeit, spe-
zifische Wéarme, Verdunstungswérme und Lichtabsorption.
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Element C [1/kg] hé&ufigste Verbindung
Lithium 174 pg Lit
Bor 4.4 mg H3BO;3

Kohlenstoff 27.6 mg HCOj;, CO3~

Stickstoff 420 pg NO3

Fluor 1.3 mg F~, MgF™

Natrium 10.77g  Na™

Magnesium 1.29 g Mg?+

Aluminium 540 ng Al(OH),, Al(OH);

Silizium 2.8 mg H4SiO4

Phosphor 70 ug HPO?{, NaHPO, , MgHPO4
Schwefel 0.904 g  SO7, NaSO;, MgSO,4

Chlor 19.354 g CI™

Kalium 0.399g KT

Calcium 0.412g  Ca?t

Mangan 14 ng Mn?*, MnCI*

Eisen 55 ng Fe(OH)3

Nickel 0.5 ug NiT, NiCOs3, NiCl*™

Kupfer 0.25 ug  CuCOsz, CuOH*, Cu?*

Zink 0.4 ug Zn?*t, ZnOH™, ZnCO3, ZnCl+
Arsen 1.7 g HAsO3~

Brom 67 mg Br~

Rubidium 120 pg Rb™
Strontium 7.9 mg  Sr?*
Cadmiun 80 ng CdCly

Jod 50pg 105

Caesium 0.29+pg Cs*

Barium 14 pg Ba?t

Quecksilber 1 ng HgCli_

Blei 2 ng PbCO3, Pb(CO3)3~, PhCI*
Uran 3.3 g [U02(003)3]4_

Tabelle 1.4: Chemische Zusammensetzung des Meerwasser, auf der Basis von Summerhayes und Thorpe
(1996)

Empfohlene Literatur

Eine sehr umfassende und anschauliche Einfithrung in die Ozeanographie von der Entstehung des Sonnen-
systems iiber Plattentektonik bis hin zu Rohstoffen im Meer gibt Thurman (1994). Das Buch vermittelt
nicht die erforderlichen physikalischen Grundlagen, erlaubt jedoch eine Einordnung des im Skript be-
handelten Stoffes in groflere Zusammenhénge. Etwas stiarker auf das eigentliche Thema Ozeanographie
fixiert und deutlich moderner ist das Buch von Summerhayes und Thorpe (1996). Auch hier erfolgt the-
matisch ein ‘Rundumschlag’, der interessante Aspekt des Buches ist die konsequente Verwendung von
Satellitendaten.

Ebenfalls ein eher einfithrendes Lesebuch jedoch mit starkem physikalischen Hintergrund ist Stommel
(1987): ein fiktives Gespriche zwischen einem Ozeanographen und dem Ingenieur seines Forschungs-
schiffes mit dem Versuch, die die ozeanische Zirkulation antreibende Maschinerie zu erkliaren. Es ist ein
formelfreies Lesebuch — enthélt aber von allen zitierten Biichern fast am meisten Physik.
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Aufgaben

Verstindnisfragen

1. Nennen Sie Eigenschaften eines natiirlichen Systems, die eine andere physikalische Behandlung
erfordern als im Laborexperiment?

2. Welche Bedeutung hat die Plattentektonik fiir die Ozeane?

3. Erlautern Sie die Altersverteilung der Ozeanbdden und begriinden Sie diese.
4. Klassifizieren Sie Sedimente grob nach ihrem Ursprung.

5. Erlautern Sie die Entstehung unterseeischer Riicken.

6. Erldutern Sie die wesentlichen Merkmale der Hypsograhischen Kurve (Hohenverteilung der festen
Erde).

7. Welche Eigenschaften hat die globale Verteilung der Oberflichentemperaturen der Ozeane?
8. Welche Besonderheiten weisen die Ozeane an den Westkiisten der Kontinente auf?
9. Was bestimmt die biologische Produktivitiat im Ozean und wie ist sie raumlich und zeitlich verteilt?

10. Welche Konsequenzen hat das hohe Diplomoment des Wassers fiir dessen chemische und physikali-
sche Eigenschaften?

11. Erlautern Sie die Dichteanomalie des Wassers und die sich daraus ergebenden geophysikalischen
Konsequenzen.

12. Erldutern Sie die wichtigsten Unterschiede zwischen reinem Wasser und Meerwasser.

Abschitzungen

1. Wie dick ist die Atmosphérenschicht, die Sie mit der Warmemenge, die beim Abkiihlen der oberen
10 cm des Ozeans um 1 K frei wird, um 5 K erwéirmen koénnen? (spez. Wirmekapazititen: Wasser
4.2 kJ/(kg K), Luft 29.1 J/(mol K))

2. Besorgen Sie sich eine einfache Abschétzung fiir das Wasservolumen, dass sich in den Ozeanen in
jeweils 10° weiten Breitengradintervallen befindet. (Hinweise: einfach Atlas verwenden; Abschéitzung
wichtig, um ein Gefiihl fiir die in den einzelnen Breitenkreisen steckende Warmemenge zu Krigen).



Kapitel 2

Zustandgleichung und Grundbegriffe

2.1 Grundlagen — Wiederholung

2.1.1 Zustandsgrofien

Ozean und Atmosphire sind kontinuierliche Medien. Diese sind charakterisiert durch verschiedene Zu-
standsgrofien. Als grundlegende physikalische Zustandsgrofien verwenden wir die aus der Thermodynamik
bekannten:

e die Dichte p als das Verhéltnis aus Masse m und Volumen V: ¢ = m/V. Eine genauere Bezeich-
nung fiir diese Dichte ist Massendichte oder spezifische Masse. Statt der Dichte ¢ wird auch die
Teilchenzahldichte n als die Zahl der Teilchen N pro Volumen V verwendet: n = N/V.

e der Druck p als die senkrecht auf eine Fliche A wirkende Kraft F: p = F/A.

e die Temperatur 7', die ein Maf fiir die kinetische Energie der Gas- bzw. Fliissigkeitsteilchen gibt.

Die drei Groflen sind durch eine Zustandsgleichung p = p(p,T) verkniipft. Diese beschreibt zum Beispiel,
wie sich die Temperatur eines Gases wihrend seiner Bewegung oder bei einer Kompression veréndert.

Die exakte Form der Zustandsgleichung hingt von den Eigenschaften des Systems ab. Fiir ein isothermes
ideales Gas ist die Zustandsgleichung

p=cT)o, (2.1)

mit ¢(7T') als einer von der Tempretaur abhéingigen Konstanten. Setzt man dieses Gas einer isothermen
Kompression aus, d.h. einer Kompression, die langsam ist gegen die Zeitskalen der Wérmeleitung, so ist
der Druckanstieg ausschliellich eine Folge des Dichteanstiegs jedoch nicht des Temperaturanstiegs.

Beispiel: Ein typisches Beispiel fiir eine isotherme Kompression ist ein Plasma in einem Magnetfeld:
hier erfolgt die Kompression senkrecht zum Magnetfeld. Die geladenen Teilchen kénnen sich zwar nicht
senkrecht zum Feld bewegen, sind jedoch parallel zum Feld sehr beweglich, so dass ein schneller Tempe-
raturaustausch erfolgt. Auf diese Weise bleibt das Plasma auch bei der Kompression isothermisch. Das
Beispiel mag Thnen vielleicht anfangs verwirrend vorkommen, es soll Thnen aber auch zeigen, dass ein
gasformiges Medium nicht immer isotrop ist. Ein Plasma ist ein Gas aus positiven und negativen La-
dungstrigern, das im Mittel elektrisch neutral ist. Ohne Anwesenheit eines elektromagnetischen Feldes
verhélt sich das Plasma wie ein Gas aus elektrisch neutralen Teilchen, d.h. es ist ein isotropes Medium:
die Teilchenbewegung gehorcht in allen Richtungen den gleichen Gesetzen. Erst in Anwesenheit eines
duleren Feldes verhilt sich das Plasma als anisotropes Medium: in einem elektrischen Feld kommt es
zu einer Ladungstrennung und es werden die elektrostatischen Krifte zwischen den Teilchen wirksam; in
einem magnetischen Feld konnen sich die Teilchen nur parallel zum Feld frei Bewegung, jede Bewegung
senkrecht dazu fiithrt zu einer Gyration um die Feldlinie. O

19
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F(h+dh)

A
p(h+dhy ;

dh ‘

p(h)
¢ Tp(h) Abbildung 2.1. Kréfte auf ein Volumenelement in einer Luft- oder Wassersdule

Eine adiabatische Zustandsdnderung erfolgt so schnell, dass das Gas nicht in der Lage ist, mit seiner
Umgebung Energie auszutauschen. Die Zustandsgleichung ist dann

p=co” (2.2)

mit ¢ als einer Konstanten und v, = ¢p/cy als dem Verhéltnis der spezifischen Wiarmen, auch als Adia-
batenexponent bezeichnet. In einem idealen Gas ist

N2

Ya = N (2.3)

mit N als der Zahl der Freiheitsgrade. In einem drei-dimensionalen idealen Gas aus Atomen ist v, gleich
5/3.

D
2.1.2 Statische Grundgleichung(en) @

Bevor wir uns mit der Bewegung von Ozeanen (und teilweise auch der Atmosphiire) befassen, wollen - 2.1
wir die Medien zuerst in Ruhe betrachten. Die folgende Herleitung fiihrt auf die hydrostatische Grund-
gleichung, in die noch keine Annahmen eingehen, ob wir eine Fliissigkeit (die Ozeane) oder ein Gas

(die Atmosphire) betrachten. Erst bei der Integration dieser Gleichung beriicksichtigen wir, dass eine
Fliissigkeit inkompressibel, ein Gas jedoch kompressibel ist.

Der Luftdruck ist die Gewichtskraft der Atmosphérenséule, die auf einer Einheitsfliche lastet. Geht man
in der Atmosphére ein Stiickchen nach oben, so wird die Luftsdule iiber der Einheitsfliche geringer,
der Luftdruck nimmt ab. Wir erwarten daher eine Funktion des Drucks in Abhéngigkeit von der Hohe:
p = p(h). Die umgekehrte Situation begegnet uns beim Tauchen: dann lastet nicht nur die Luftséule
sondern auch die mit zunehmender Wassertiefe immer grofiere Wasserséule auf unseren Schultern, d.h. der
Druck nimmt zu.

Betrachten wir ein Volumenelement innerhalb einer Luft- oder Wassersidule. Das Volumenelement habe
die Grundfliche A, die Hohe dh und befinde sich in einer Hohe & in der Luftsédule in Ruhe, vgl. Abb. 2.1.
Sein Volumen ist V = Adh. Dann wirken drei Kréfte: die Gewichtskraft auf das Volumenelement Fy =
mg = oVg = 0Adh g; die Gewichtskraft der dariiber liegenden Luftséule, die sich {iber den Luftdruck
p(h + dh) an der Oberkante des Volumenelements schreiben lidsst als F| = p(h 4+ dh) A. Beide Kriifte
wirken nach unten. Da sich das Volumenelement nicht bewegen soll, muss es von der darunter liegenden
Luftsdule gestiitzt werden, d.h. es wirkt eine Kraft F}; = p(h) A nach oben. Die Kriftebilanz ldsst sich
schreiben als

Fo+F =F = ph+dh)A+pAdhg=p(h)-A (2.4)
Umformen unter Verwendung von dp = p(h + dh) — p(h) liefert
dp = —pgdh . (2.5)

Diese Differentialgleichung beschreibt den allgemeinen Zusammenhang zwischen einer Druckénderung dp
und einer Hohenédnderung dh. Sie wird manchmal als hydrostatische Grundgleichung bezeichnet.

Die von uns gesuchte Druckschichtung p(h) ergibt sich aus (2.5) durch Integration. Wenn wir die rechte
Seite integrieren wollen, miissen wir uns iiberlegen, ob ¢ und g von der Hohe abhéngen oder nicht: im
ersten Fall bleiben sie unter dem Integral stehen, im zweiten kénnen sie als Konstanten vor das Integral
gezogen werden.
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Hydrostatische Grundgleichung

Betrachten wir z.B. einen See oder einen Ozean, d.h. eine Fliissigkeit. Aus der Differentialgleichung 2.5
wollen wir bestimmen, wie der Druck mit der Wassertiefe zunimmt. Die typischen Léngenskalen sind
einige Meter bis maximal 10 km, d.h. der Hohenbereich ist insgesamt so klein, dass die Gravitationsbe-
schleunigung g konstant ist (korrekterweise wiirde sie sich bei einer Hohendifferenz von 10 km gegeniiber
dem Erdboden um 0.3 % &ndern). Aulerdem ist Wasser praktisch inkompressibel, d.h. auch die Dichte o
ist konstant (korrekterweise nimmt sie geringfiigig mit der Tiefe zu: in einer Tiefe von 1 km ist die Dichte
jedoch nur um 0.5 % grofer als an der Oberfliche; am tiefsten Punkt des Ozeans, im Marianengraben,
um 6 %). Beide Grofien konnen daher vor das Integral gezogen werden:

P —h
/dp: fgg/dh (2.6)
Po 0

bzw. nach Ausfithren der Integration
p(h) —po = 0gh —09-0 = p(h)=po + ogh . (2.7)

Diese Gleichung ist die hydrostatische Grundgleichung. Sie beschreibt, wie der Druck p mit der Tiefe h
zunimmt. Der Zusammenhang ist linear: p ~ h; der Gesamtdruck p auf einen Fisch/Taucher in einer
Tiefe h setzt sich zusammen aus dem #ufleren Druck p, und dem von der Wassersédule in der Tiefe h
ausgeiibten Druck pgh.

Spezialfall: Archimedes’sches Prinzip

Das Archimedes’sche Prinzip konnen wir uns ebenfalls anhand der Kréiftebilanz in Abbildung 2.1 herleiten.
Dort hatten wir uns klar gemacht, dass auf ein Volumenelement in einer Fliissigkeitssdule im stationédren
Zustand drei Kriifte wirken. Wir haben diese Gleichung in 2.5 so formuliert, dass die Druckdifferenz Ap
genau so grof sein muss, dass sie die auf die Grundfliiche bezogene Gewichtskraft F,/A = oVg/A des
Volumens kompensiert. Dann bleibt das Volumen in Ruhe, es schwebt in der Fliissigkeit. Ersetzen wir
das Volumenelement durch einen Korper der Dichte gk, so kann der Korper aufsteigen, absinken oder
schweben. Welcher dieser drei Prozesse eintritt, hingt von der Kriftebilanz ab: ist die Gewichtskraft auf
den Korper grofier als die durch die Druckdifferenz bewirkte Kraft (Fy > Fa), so sinkt der Korper. Das ist
offensichtlich dann der Fall, wenn die Dichte des Korpers grofer ist als die der verdriangten Fliissigkeit:
ok > o). Entspricht die Gewichtskraft auf den Korper der durch die Druckdifferenz bewirkten Kraft
(Fy = Fa), so schwebt der Korper und die Dichten von Kérper und Fliissigkeit sind gleich: ok = gp1. Ist
sie geringer (Fy < Fa), so steigt der Korper auf. In diesem Fall ist die Dichte des Korpers geringer als
die der umgebenden Fliissigkeit: ox < op1-

Anhand dieser Kriftebilanz 148t sich die oft verwendete Formulierung des Archimedes’schen Prinzips
verstehen: Der Betrag des Auftriebs, den ein in eine Fliissigkeit eingetauchter Korper erfihrt, ist gleich
der Gewichtskraft der von dem Korper verdrangten Fliissigkeitsmenge.

2.1.3 Statischer oder nicht-statischer Ozean?

In der Ozeanographie kénnen wir fiir die vertikale Schichtung des Ozeans von der Giiltigkeit der hydrosta-
tischen Grundgleichung ausgehen. Dabei ist die Annahme eines inkompressiblen Mediums eine zuléssige
Vereinfachung, allerdings miissen wir uns dariiber im Klaren sein, dass die Dichte des Ozeanwassers nicht
konstant ist sondern mit zunehmender Tiefe zunimmt. Dies ist weniger eine Folge der Kompression als
vielmehr eine Folge unterschiedlicher Temperaturen und von Schwankungen im Salzgehalt. Diese Varia-
tionen sind entscheidender Antrieb fiir die dreidimensionale Zirkulation der Ozeane, die daher auch als
thermohaline Zirkulation bezeichnet wird.

Als Modell des Ozeans erhalten wir damit ein Schichtmodell aus konzentrischen Schalen unterschiedlicher
Dichte mit den folgenden Eigenschaften:



KAPITEL 2. ZUSTANDGLEICHUNG UND GRUNDBEGRIFFE 22

h
Abbildung 2.2. Links: Ausbildung eines horizontalen
B Druckgradienten HPG durch unterschiedliche Hohen der
A Wasserséule in einem hydrostatischen Ozean. Rechts: Druck

in Abhéngigkeit von der Hohe (oder Wassertiefe) fiir die bei-
den Schnitte im linken Teil

e der Druck in einer Schicht ist stets geringer als der in der dariiber liegenden. Die Druckdifferenz
ist derart, dass die mit ihr verbundene Kraft genau die Gewichtskraft der dazwischen liegenden
Wassermasse kompensiert.

e die Dichte der einzelnen Schalen nimmt mit zunehmender Wassertiefe zu.

Die hydrostatische Grundgleichung beschreibt, entsprechend ihrer Definition, einen stationiren Zustand,
d.h. die Wasserelemente sind in Ruhe. Diese Aussage ist fiir die gesamten Ozeane giiltig — aber nur,
solange ausschliellich die vertikale Komponente betrachtet wird. Beriicksichtigen wir auch die horizontale
Komponente, so kann es trotz (oder gerade auf Grund) durchgehender statischer Schichtung zu einer
Beschleunigung von Wasservolumina kommen.

Betrachten wir dazu einen Ozean, in dem die Wasseroberfliiche lokal etwas angehoben ist, vgl. Abb. 2.2.
Dies kann z.B. durch ausgedehnte Niederschlige iiber einem Teil des Ozeans bewirkt sein. Alle Teile des
Ozeans sind hydrostatisch geschichtet, die Dichte des Wassers sei iiberall konstant (keine nennenswerten
Temperatur- oder Salzgehaltsunterschiede). An der Wasseroberfléiche ist der Druck Null (wir ignorieren
die Atmosphére — das kénnen wir guten Gewissens tun, da sie iiberall einen konstanten Wert zum Druck
addieren wiirde, die Kurven im rechten Teil von Abb. 2.2 ein Stiickchen parallel nach rechts verschoben
wiirden). Mit zunehmender Wassertiefe nimmt der Druck entsprechend der Miichtigkeit der dariiber lie-
genden Fliissigkeitssiule zu. Entlang der (nahezu) horizontalen Linien ist der Druck konstant. Allerdings
ist der Druck bei einer festen geometrischen Hohe entlang des Schnitts A stets niedriger als entlang des
Schnitts B, da in A die dariiber liegende Wassersédule geringer ist. Daraus ergibt sich ein horizontaler
Druckgradient HPG (horizontal pressure gradient), vgl. rechtes Teilbild in Abb. 2.2. Dieser Druckgradient
bewirkt eine Beschleunigung von Wasservolumina entlang des Gradienten.

Wenn Thnen der horizontale Druckgradient als beschleunigendes Element noch etwas sperrig ist, konnen
Sie sich diesen auch iiber die auf ein Wasserelement (schwarzes Késtchen im linken Teil von Abb. 2.2)
wirkenden Kréfte veranschaulichen. Die Gravitationskraft g wirkt stets senkrecht nach unten. Die Druck-
gradientenkraft, in der Abbildung als Auftriebskarft F'A markiert, wirkt senkrecht zu den Flichen gleichen
Drucks. Im gleichméilig geschichteten Ozean, wie es beim rechten Wasserelement der Fall ist, wirkt die
Auftriebskraft damit entgegengesetzt der Schwerkraft und das Wasserelement bleibt in Ruhe. Im gestorten
Bereich der Wasserblase dagegen liegen die Fliachen gleichen Drucks nicht mehr horizontal. Damit weicht
die Richtung der Auftriebskraft leicht von der vertikalen ab. Thre Komponenten in vertikaler Richtung
kompensiert weiterhin die Gravitationskraft, die Komponente in horizontaler Richtung dagegen bewirkt
eine Beschleunigung — durch den horizontalen Druckgradienten.

Aus der Sicht eines Wasserelements ergibt sich die folgende Bewegung: die Wasserblase bewirkt eine Be-
schleunigung entlang des horizontalen Druckgradienten. Diese Beschleunigung hilt so lange an, wie die
Wasserblase besteht. Dann hat das Wasserelement seine maximale Geschwindigkeit von der Stelle der
Wasserblase weg erreicht. Aufgrund seiner Triagheit bewegt es sich weiter und an der Stelle der Wasser-
blase bildet sich ein kleiner Trog aus. Damit entsteht ein horizontaler Druckgradient in Gegenrichtung,
das Wasserelement wird verzogert bis es zum Stillstand kommt. Zu dieser Zeit ist der Trog in der Was-
seroberfliche maximal und der resultierende horizontale Druckgradient iibt eine riicktreibende Kraft auf
das Wasserelement aus, der Prozess kehrt sich um. Auf diese Weise wird ein System sich von der Beule
fort ausbreitender Wellen erzeugt. Wellen dieser Art bilden sich aus, wenn ein unterseeisches Erdbeben
den Ozeanboden und damit auch den Wasserspiegel lokal anhebt. Diese Erdbeben-induzierten Wellen
werden als Tsunamis bezeichnet.

Andere Methoden zur Erzeugung eines horizontalen Druckgradienten sind Schichtungen von Wasser ver-
schiedener Temperatur oder unterschiedlichen Salzgehalts. Wéhrend in obigen Beispiel der horizontale
Druckgradient in allen Wassertiefen gleich war, kann er bei Schichtungen von Wasser unterschiedlicher
Dichte mit der Wassertiefe veranderliche Werte annehmen. Dazu gehort auch eine mogliche Umkehr seines
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Vorzeichens.

Die obige Betrachtung ist giiltig fiir eine nicht-rotierende Erde: zwar gilt so etwas dhnliches wie die hydro-
statische Grundgleichung egal, ob die Erde rotiert oder nicht, die horizontalen Bewegungen in der Folge
eines horizontalen Druckgradienten gestalten sich auf der rotierenden Erde aufgrund der Corioliskraft
jedoch anders als auf der ruhenden Erde. Das dndert jedoch nichts an der Tatsache, dass der horizontale
Druckgradient eine bestimmende Kraft in der Bewegung der Ozeane ist — auch wenn die horizontale
Bewegung in erster Ordnung nicht parallel sondern senkrecht zum Druckgradienten erfolgt, wie wir im
Rahmen der geostrophischen Niherung in Abschn. 5.4.1 kennen lernen werden.

Die Erweiterung der hydrostatischen Grundgleichung auf die rotierende Erde beriicksichtigt als zusétzliche
Kraft die Zentrifugalkraft, vgl. Abschn. 4.1.4. Diese ist eine senkrecht von der Drehachse weg gerichtete
Scheinkraft, die auf dem Trégheitsgesetz beruht: 'wenn auf einen Korper keine dufleren Krifte wirken,
beharrt er im Zustand der Ruhe oder der gleichférmigen gradlinigen Bewegung.” Die Rotationsgeschwin-
digkeit der Erde ist zu gering, um eine Zentrifugalkraft zu erzeugen, die ein Wasserelement aus dem
Gravitationsfeld heraus heben konnte. Daher erscheint die Zentrifugalkraft als eine leichte Reduktion der
Gravitationskraft und wird in der Regel mit dieser zu einer effektiven Gravitation zusammen gefasst,
vgl. Abschn. 4.1.4.

Diese Zusammenfassung ist am Aquator besonders einfach zu verstehen, da hier die Zentrifugalkraft der
Gravitationskraft entgegen gesetzt ist. In hoheren Breiten dagegen sind die beiden Kréfte nicht entgegen-
gesetzt: die Gravitationskraft wirkt {iberall in Richtung auf den Erdmittelpunkt wihrend die Zentrifu-
galkraft stets senkrecht zur Drehachse wirkt.! Als Konsequenz bleibt bei dieser Kriftebilanz eine kleine
horizontale Komponente in Richtung auf den Aquator bestehen. Diese driingt das Wasser in Richtung
auf den Aquator bis sich dort eine Wasserblase ausbildet und damit ein horizontaler Druckgradient in
Gegenrichtung: der rotierende Wasserkorper bildet keinen Kreis sondern ein Ellipsoid.

2.1.4 Barometrische Hohenformel

In der Atmosphire ist die Situation anders, die Luft ist kompressibel. Damit kann g in (2.5) nicht vor das
Integral gezogen werden. Die Thermodynamik liefert fiir den Fall konstanter Temperatur o/g, = p/po.
Setzen wir dies in (2.5) ein, so ergibt sich

d
L _%uan. (2.8)
p Po
Rechts stehen jetzt Konstanten, die vor das Integral gezogen werden:
p h
1
/—dp = —@g/dh. (2.9)
p Po
Po 0

Ausfiihren der Integration liefert

Inp — Inp, = —&gh = Inp=Inp, — &gh (2.10)
p Po

o

und damit die barometrische Héhenformel

p:poexp{—gizh}:poexp{—%} . (2.11)

Diese Gleichung sagt aus, dass der Druck exponentiell mit der Hohe abnimmt: wenn sich die Hohe um den
gleichen Wert éndert, dndert sich der Druck jeweils um den gleichen Faktor. Daher wird die Skalenhdhe
H eingefiihrt

Po
9pPo

IDies ist ein wesentlicher Unterschied zwischen einem Wasserelement und einem Satelliten: die Satellitenbahn ist nur
durch die Gravitationskraft bestimmt und die Bahnebene geht durch den Erdmittelpunkt. Das Wasserelement dagegen
bewegt sich auf einer Breitenkreis-parallelen Bahn und die Kriftebilanz beriicksichtigt neben der Gravitationskraft auf
einen horizontalen Druckgradienten.

H =

(2.12)

— 2.2
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Sie gibt die Hohe, iiber die der Druck auf einen Faktor 1/e &~ 0.37 abnimmt. Fiir die oben betrachtete
Atmosphire ist H ~ 8.63 km.

Wenn Sie in verschiedene Biicher zur Atmosphérenphysik schauen, werden Sie feststellen, dass die barome-
trische Hohenformel nicht nur in der in Gleichung 2.11 gegebenen Form auftritt, sondern auch in Formen,
die im Exponenten der e-Funktion ein Integral enthalten. Diesen unterschiedlichen Formulierungen liegen
verschiedene Annahmen zu Grunde. Gleichung 2.11 wurde unter der Annahme konstanter Temperatur
hergeleitet. Beobachtungen zeigen, dass in der Atmosphire die Temperatur mit zunehmender Hohe um
-6.5 K/km abnimmt. Beriicksichtigt man diesen Effekt, so hat die zu integrierende Differentialgleichung
eine etwas andere Form und liefert dem entsprechend eine andere Version der barometrischen Hohen-
formel. Mit der hier hergeleiteten Gleichung kénnen wir entsprechend der Voraussetzungen nur dann
arbeiten, wenn die Temperaturinderung gering ist. Das ist z.B. dann der Fall, wenn wir uns auf geringe
Hohenbereiche beschrianken oder die Atmosphére in groflen Hohen betrachtet, da dort die Temperatur
konstant ist.

2.2 Partielle und totale Ableitung

Beim Ubergang von ruhenden auf bewegte Fliissigkeiten und Gase verwenden wir die Bewegungsgleichung
F = dp/dt. Diese enthiilt im rechten Teil die vollstéindige Ableitung des Impulses p nach der Zeit ¢, im
linken Teil alle externen auf das Teilchen wirkenden Kréfte.

Wenn wir in der Punktmechanik die Bewegungsgleichung 16sen, z.B. freier Fall mit Reibung, so setzen
wir uns gleichsam auf das Teilchen, folgen seiner Bewegung und bestimmen in jedem Bahnpunkt (bzw. zu
jeder Zeit) die wirkenden Kriifte. In einem kontinuierlichen Medium kénnen wir diesen Ansatz ebenfalls
verwenden: wir wihlen ein Volumenelement aus, folgen seiner Bewegung und bestimmen jeweils die
lokal auf das Volumenelement wirkenden Kréfte. Dieser Ansatz ist die Lagrange’sche Beschreibung. Mit
ihrer Hilfe konnen wir die Geschichte eines Wasservolumens verfolgen, das mit dem Golfstrom von der
Saragossa-See bis nach Nordnorwegen verbracht wurde.

Fiir viele praktische Anwendungen interessiert uns jedoch ein ganz anderer Ansatz. Um die Erosion an
einer Buhne zuverstehen, betrachten wir ein festes Volumenelement, z.B. am Buhnenkopf, und stellen die
Bilanz auf, wieviel Sediment hinein bzw. heraus getragen wurde. Die weitere Geschichte der einmal vor-
bei gezogenen Wasservolumina interessiert uns nicht. Auch messtechnisch verwenden wir diesen Ansatz:
ein Thermometer oder eine Messboje ist raumfest. Wenn wir eine Zeitreihe der Messwerte betrachten,
betrachten wir nicht die Verdnderungen von Eigenschaften in einem bewegten Volumenelement, in dem
immer die gleichen Molekiile enthalten sind, sondern wir betrachten Verdnderungen in einem ortsfesten
Volumenelement, durch das das kontinuierliche Medium strémt. Dies entspricht der Fuler’schen Beschrei-
bung einer Fliissigkeit.

Eine Eigenschaft ¢ der Fliissigkeit ldsst sich dann schreiben als ¢ = e(x,y, 2,t), wobei die rdumlichen
Koordinaten und die Zeit unabhingige Variablen sind. Die zeitliche Anderung von ¢ ist de/dt = 9¢/0t,
d.h. die vollstdndige Ableitung nach der Zeit und die partielle Ableitung nach der Zeit sind identisch, da
alle zeitlichen Ableitungen der rdumlichen Koordinaten verschwinden.

In der Lagrange’schen Betrachtungsweise dagegen verdndern sich die rdumlichen Koordinaten mit der
Zeit, d.h. es ist € = e(x(t),y(t), 2(t),t). Hier miissen wir bei der Bildung der zeitlichen Ableitung die
Kettenregel beriicksichtigen:

U@ Tawa Tamoar o WVetg mit u=

de _dzde dyoe dzde o e dw dy dz (2.13)
dt’dt’ dt ) - ’

Die Anderung einer Gréfie e in einem bewegten Volumenelement setzt sich also aus zwei Teilen zusammen:
(a) der Anderung 0e/0t von £ an einem festen Raumpunkt und (b) einer Gréfe, die von der relativen
Bewegung u zwischen dem Medium und dem Beobachter abhéingt. Oder in formaler Sprechweise: die
totale zeitliche Ableitung d/dt setzt sich zusammen aus einer lokalen zeitlichen Ableitung 0/0¢ und der
Advektion bzw. Konvektion. Dabei ist das Produkt (u - V) ein skalarer Differentialoperator. Manchmal
wird fiir die totale Ableitung D/D¢ geschrieben. Die totale Ableitung wird auch als individuelle oder
substantielle Ableitung bezeichnet, da sie sich auf die Anderung der Eigenschaft ¢ eines Teilchens bezieht.
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Um den Unterschied zwischen den beiden Ableitungen zu veranschaulichen, betrachten wir eine Eigen-
schaft eines Wasservolumens, wie z.B. Salzgehalt oder Temperatur. Beginnen wir mit einem abgeschlosse-
nen Volumen, z.B. einem Fischteich. Dann kann sich die Temperatur durch die einfallende Sonnenstrah-
lung #ndern, der Salzgehalt durch Verdunstung. Diese Anderungen sind lokale zeitliche Anderungen.
Wenden wir uns jetzt einem Wasservolumen als Segment eines Flusses zu. Die lokalen zeitlichen Verénde-
rungen sind die gleichen wie beim Fischteich. Jetzt gibt es jedoch weitere Moglichkeiten der Anderung
durch die Zufuhr (Abvektion) von Wasser aus anderen Bereichen: warmes Wasser kann dem Volumen
aus einem stromaufwirts gelegenen Kraftwerk zugefithrt werden, der Salzgehalt kann zunehmen, wenn
die auflaufende Tide dem Volumen Wasser mit hcherem Salzgehalt zufiihrt.

2.3 Kontinuititsgleichung

Héufig lassen sich wesentliche Merkmale eines Systems ohne die exakte Losung der Bewegungsgleichung
alleine unter Verwendung von Erhaltungssétzen beschreiben. Die wichtigsten Erhaltungsgrofien sind Mas-
se, Energie und Impuls.

Erhaltung einer Eigenschaft e, z.B. der Masse, lidsst sich durch eine Kontinuitdtsgleichung beschreiben.
Betrachten wir dazu ein Volumenelement V. In diesem kann sich e auf zwei Weisen #ndern: (a) durch
Quellen oder Senken S(eg) innerhalb des Volumens oder (b) durch die Konvergenz eines Flusses C(g) in
das Volumen hinein oder aus ihm heraus:

Oe

5 tVC(E) =5(). (2.14)

Fiir den Fluss C(g) lésst sich auch schreiben e u. Unter Anwendung der Kettenregel wird (2.14) dann zu

%—i—u Ve+eVu=5(e) . (2.15)

Unter Verwendung von (2.13) lésst sich dies schreiben als

d
d—i teVu = 5(e) . (2.16)

Fiir die Erhaltung der Masse,? also die Form einer Kontinuititsgleichung, die wir hiufig als die Konti-
nuititsgleichung bezeichnen, gilt dann mit j = pu als der Massenstromdichte und S(¢) = 0:3

do .
- _ 2.1
By Vi (2.17)
oder
do
= — : 2.1
" oVu (2.18)

die Verédnderung der Dichte p innerhalb eines Volumenelements ist eine Konsequenz der aus dem Volu-
menelement heraus oder in es hinein stromenden Materie.

Mit Hilfe des Gaufi’schen Satzes (10.17) lisst sich die Kontinuitéitsgleichung auch in einer integralen Form
angeben. Dazu integrieren wir (2.17) bzw. (2.18) iiber ein Volumen V:

—dV— /VJ av . (2.19)
1%

?Bei einer Atmosphire oder einem Ozean diskutieren wir die Massenerhaltung eher nur im Bezug auf Massenelemente.
Dann ist es sinnvoller, statt der Masse die Masse eines Volumenelements, also die Dichte, einzusetzen. Daher ist die in dieser
Form der Kontinuitdtsgleichung betrachtete Eigenschaft nicht die Masse m sondern die Dichte p.

3 Aufler in der Elementarteilchenphysik gibt es keine Quellen oder Senken fiir Masse.
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Hier kénnen wir auf der linken Seite die zeitliche Ableitung vor das Integral ziehen und auf der rechten
Seite durch Anwendung des Gauf’schen Satzes (10.17) aus dem Volumenintegral ein Integral iiber die
Oberfliche o(V') des Volumens machen:

%/gdvz— }{jdo. (2.20)

\%4 o(V)

Die integrale Form der Kontinuitétsgleichung ist die anschaulichere, da auf der linken Seite einfach die
im Volumen enthaltene Masse steht und auf der rechten die Massenstréme iiber die Begrenzung des
Volumens.

Wasser ist inkompressibel. Vernachléssigen wir Mischungsvorgénge und Wéarmeleitung, so bleibt die Dich-
te eines Volumenelements stets konstant, d.h. es ist do/d¢ = 0, und die Kontinuitéitsgleichung ldsst sich
schreiben als

Vv=0. (2.21)

Diese Beziehung gilt ebenfalls fiir o = const.

2.4 Der geschichtete Ozean

Dieser erste Abschnitt beschiftigt sich im wesentlichen mit einer Beschreibung und Erlduterungen der
Muster von Temperatur, Salzgehalt und Dichten, wie sie in den Ozeanen gefunden wird; anschliefend
wird die Zustandsgleichung beschrieben und es werden grundlegende Begriffe wie Geopotential, potentielle
Temperatur und Stabilitdt eingefiihrt.

2.4.1 Die grundlegenden Beobachtungen
Temperatur

Mit wenigen Ausnahmen nimmt die Temperatur der Ozeane mit zunehmender Wassertiefe ab. Diese
Abnahme ist in der Regel direkt unter der Oberfliche stirker als in groferer Tiefe. In einem typischen
Temperatur—-Hohenprofil wie in Abb. 2.3 finden wir eine Oberflichenschicht mit einer Dicke von einigen
10 m. Diese Schicht wird als Mischungsschicht bezeichnet, da die Windsysteme an der Oberfliache fiir eine
gute Durchmischung dieser Schicht und damit fiir nahezu konstante Temperatur sorgen. Unterhalb der
Mischungsschicht befindet sich eine Schicht mit einem starken Temperaturgradienten, die Thermokline.

Unterhalb der Thermokline nimmt die Temperatur nur noch sehr langsam mit der Tiefe ab, bis die
Schichtung zumindest in der unteren Hélfte der Ozeane wieder ungefihr isotherm ist. Ungefihr 75% des
Ozeanwassers hat aufgrund dieser Schichtung Temperaturen im Bereich von 0 bis 4°C.

Die Temperaturen in der Mischungsschicht zeigen eine Abhéngigkeit von Jahreszeit und geographischer
Breite, die Temperaturen in der Thermokline eine Abhéngigkeit von der geographischen Breite. Unterhalb
der Thermokline existiert weder eine Jahreszeitenabhéngigkeit noch eine Breitenabhéngigkeit.
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Die Temperaturschichtung entsteht durch die Absorption der einfallenden solaren Strahlung in den ober-
sten Schichten der Ozeane: mehr als 50% der auf den Ozean auftreffenden elektromagnetischen Strahlung
ist bereits innerhalb des ersten Meters absorbiert und selbst in den klarsten Bereichen der Ozeane gelangt
weniger als 1% der auftreffenden Strahlung bis in Wassertiefen von mehr als 100 m. In kiistennahen Be-
reichen, in denen das Wasser durch biologische Materie oder aufgewirbeltes Sediment getriibt ist, erfolgt
eine Absorption von 99% der einfallenden Strahlung innerhalb der ersten 10 m.

In der Mischungsschicht wird die Warme von der Oberfliche durch Turbulenz bis in einige 10 m Wasser-
tiefe transportiert. Da das Wasser in der Mischungsschicht insbesondere im Sommer wérmer ist als in der
Thermokline, ist seine Dichte geringer und damit besteht keine Moglichkeit zum vertikalen Austausch —
Wirme kann also nur durch den langsamen Prozess der Warmeleitung in grofiere Tiefen transportiert
werden.

Salzgehalt

Ein weiterer wichtiger Parameter zur Beschreibung und Klassifizierung von Ozeanwasser ist der Salzge-
halt, vgl. auch Tabelle 1.4. Alle auf der Erde vorhandenen Elemente konnen im Ozeanwasser nachgewiesen
werden, allerdings sind 87% der im Wasser gelosten Salze Natriumchlorid. Thre Messung erfolgt meistens
durch Bestimmung der Leitfdhigkeit, als Einheit wird daher neben % auch psu (practical slinity unit)
verwendet.

Der Salzgehalt der Ozeane variiert nur iiber geringe Bereiche. Der Gesamtsalzgehalt in ca. 3/4 der Ozeane
leigt im Bereich zwischen 34.5 und 35 psu, extreme Abweichungen nach oben finden sich in Bereichen hoher
Verdunstung (Totes Meer), Abweichungen nach unten in den Bereichen mit grofer Frischwasserzufuhr,
z.B. Flussmiindungen. Fiir viele Betrachtungen kénnen wir von einem konstanten Salzgehalt der Ozeane,
entsprechend Tabelle 1.4 ausgehen. Daher kénnen kleine Unterschiede im beobachteten Salzgehalt als
Indikatoren fiir Transport- und Mischungsprozesse verwendet werden.

Abbildung 2.4 gibt einen Uberblick iiber longitudinale Verteilung des Salzgehalts im Atlantik wie sie
in den 1920ern durch die Meteor bestimmt wurde. Der Salzgehalt schwankt im Bereich von 34.5 und
37 psu. Die hochsten Werte finden sich in niedrigen Breiten an der Oberfléiche, da dort dem Ozean durch
Verdunstung Wasser entzogen wird. Mit zunehmender Tiefe nimmt der Salzgehalt ab, insbesondere in
tieferen Becken sammelt sich, trotz seiner geringeren Dichte, salzarmes Wasser. In hohen Breiten (auf
der siidlichen Hemisphére deutlich stérker als auf der nordlichen) erfolgt ein Eintrag von Frischwasser
(Abschmelzen der Niederschlige von den Polkappen). Aufgrund der niedrigen Temperaturen hat dieses
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Wasser trotz seines geringen Salzgehalts eine relativ grofle Dichte und erstreckt sich auf der siidlichen
Hemisphére als Zunge unter der salzhaltigeren Oberflichenschicht in einer Tiefe von mehreren hundert
Metern bis zum Aquator. Im westlichen Teil des Nordatlantik sammelt sich dieses kalte salzarme Wasser
in einem Becken nordlich der Davies-Schwelle und reicht nur oberflichennah bis ca. 60° Nord. Im 6stlichen
Nordatlantik ist das salzarme Wasser kaum zu identifizieren: zum einen, da durch den Golfstrom stets
salzhaltiges warmes Wasser aus den niedrigen Breiten des westlichen Atlantiks zugefithrt wird, zum
anderen, da im Ostlichen Nordatlantik keine hinreichende Zufuhr von salzarmem Schmlezwasser erfolgt
(kaum vergletscherte Landfldchen).

Insgesamt wird aus Abb. 2.4 die relativ gute Durchmischung des Hauptwasserkorpers deutlich sowie die
Einfliisse der Zufuhr von Frischwasser bzw. der Verdunstung und des Reliefs des Meeresbodens durch
die Bildung relativ abgeschlossener Becken. In der Ostsee findet sich, wenn auch auf wesentlich kleineren
rdumlichen Skalen, ein d&hnliches Muster, vgl. 10.3.2.

Dichte

Die Dichte des Meerwassers hiingt von Temperatur, Salzgehalt und Wassertiefe (bzw. hydrostatischem
Druck) ab. Sie nimmt zu mit zunehmender Wassertiefe, zunehmendem Salzgehalt und abnehmender
Temperatur. Das komprimierte Seewasser in einer Tiefe von 4000 m hat eine Dichte von 1046 kg/m?
verglichen mit 1028 kg/m® an der Wasseroberfliche.

Der Ozean ist eine geschichtete Fliissigkeit (stratified flow). Seine Dichte nimmt auch dann mit der Tiefe
zu, wenn der Effekt der Kompression entfernt wurde. Zwar betragen die Dichteunterschiede zwischen
Oberflachen- und Tiefenwasser dann nur noch wenige %o, jedoch ist dieser Unterschied ausreichend, um
im Ozean eine deutliche Schichtung zu erzeugen und damit die Bewegungsmuster stark zu beeinflussen.

2.4.2 Die Zustandsgleichung

Die Zustandsgleichung haben wir in Abschn. 2.1.1 bereits fiir ganz einfache Systeme eingefiihrt. Hier
wollen wir uns mit einer dem System Ozean eher angemessenen Beschreibung befassen.

Die Zustandsgleichung liefert uns einen Zusammenhang zwischen den drei Parametern Druck p, Dichte
o und Temperatur T: p = p(p,T).

Der grofite Teil des Ozeanwassers féllt in einen relativ schmalen Temperatur- und Salzgehaltsbereich. Fiir
viele Abschétzungen kénnen wir daher von einem homogen durchmischten Ozean ausgehen, in dem das
Wasser eine Temperatur von 2°C und einen Salzgehalt von 35 psu hat, entsprechend einer Dichte von
1028 kg/m?. In vielen Situationen, z.B. bei der Herleitung von windgetriebenen Wellen und Strémungen
konnen wir sogar von einem inkompressiblen Ozean ausgehen.

Fiir viele Anwendungen ldsst sich eine einfache lineare Zustandsgleichung fiir den geschichteten Ozean
angeben:

0= 00 = [(a) (T = To) + (b) (S — So) + (k) ] (2.22)
mit

(@) = —0.15 kg/(m3°C

(b) = 0.78 kg/(m>psu)

(k) = 4.5-1072 kg/(m*dbar) (2.23)

als Mittelwerten und

0o = 1027 kg/m?
T, = 10°C
So = 35psu (2.24)

als den Standardwerten. Mit diesem Verfahren lassen sich Dichten bis auf +0.5 kg/m?® entsprechend
0.5 %o genau bestimmen.

Pl
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Fiir einige Probleme muss die Dichteschichtung des Ozeans jedoch mit noch gréflerer Genauigkeit bekannt
sein. Dann sind weder die Annahmen eines homogenen Ozeans noch einer einfachen linearen Zustands-
gleichung angemessen. Die Zustandsgleichung fiir Seewasser ist so weit bekannt, dass sich fiir gegebene
Temperatur und gegebenen Salzgehalt die Dichte auf wenige Teile pro Million bestimmen l&sst. Im Ge-
gensatz zur Zustandsgleichung eines idealen Gases ldsst sich diese Zustandsgleichung jedoch nicht aus
Grundprinzipien ableiten sondern nur aus einem Fit an experimentelle Daten. Aufgrund der grofien Zahl
von Parametern und der Variabilitdt der Koeffizienten fiir z.B. Temperaturausdehnung und Kompressi-
vitdt muss man auf tabellierte Werte oder numerische Verfahren bei der Losung dieser Zustandsgleichung
zuriick greifen.

Die grofite und gleichzeitig komplizierteste Variabilitit zeigt der thermische Ausdehnungskoeffizient. Die-
ser variiert zwischen nahezu Null bei niedrigen Temperaturen und etlichen Zehntausendsteln pro Kelvin
bei den hochsten Ozeantemperaturen. Aulerdem wechselt er bei ungefihr 4°C sein Vorzeichen: bei hoher-
en Temperaturen nimmt der Ausdehnungskoeffizient mit der Temperatur zu, bei niedrigeren nimmt er
mit fallender Temperatur zu. Dies fithrt auf die Dichteanomalie des Wassers. Dieser Vorzeichenwechsel im
Ausdehnungskoeffizienten wird bei Seewasser allerdings kaum beobachtet: mit zunehmendem Salzgehalt
nimmt der Gefrierpunkt des Seewassers ab, ebenso wie die Temperatur, bei der die Dichte maximal wird.

Bevor wir die Ndherungen fiir die Zustandsgleichung angeben kénnen, miissen wir einige in der Ozea-
nographie gebraduchliche Abkiirzungen iibernehmen. Da die Dichte von Seewasser nur in einem relativ
geringen Bereich schwankt, werden die ersten beiden Ziffern weg gelassen:

os1p = 051 — 1000kg/m® = (057, — 1) - 10, (2.25)

d.h. statt o = 1026.4 kg/m? gibt man nur o = 26.4 kg/m? an. Die Indizes geben an, dass die Dichte o bzw.
o bei einem Salzgehalt S, einer Temperatur 7' und einem Druck p iiber Atmosphérendruck betrachtet
wird. Hiufig wird die Dichte in Bezug auf ein bestimmtes Druckniveau angegeben, z.B. o; als Druck
auf Meeresniveau, o4 als Druck auf der 4000 db Fliche. Auch ein Bezug der Dichte auf die potentielle
Temperatur (s.u.) kann erfolgen: oy. Typische Werte fiir o; liegen zwischen 26 und 29.2 im tiefen Ozean
und bis herab zu 20 in der Deckschicht, in kiistenndhe bei hinreichender Zufuhr von Siilwasser sogar
nahe Null.

Die mittlere isothermische Kompressibilitit Kisotn ist gegeben durch
agrp = as1,0(l — Risoth D) - (2.26)

Fiir die isotherme Kompressibilitdt ergibt sich

(2.27)

Risoth = —

= OFisoth
1 < das.1.p ) Kisoth + pﬂg—pt}
6]) T 1- Risothp

QS T.p

In der Ozenaographie wird h#ufig ein spezifisches Volumen « = 1/p anstelle der Dichte angegeben. Wie
bei der Dichte wird auch hier eine abkiirzende Schreibweise verwendet: die spezifische Volumenanomalie
0 oder die thermosterische Anomalie A, ;. Die spezifische Volumenanaomalie ist die Differenz zwischen
dem gemessenen spezifischen Volumen und dem von Seewasser bei gleichem Druck aber einer Temperatur
von 0°C und einem Salzgehalt von 35 psu:

0 =asmp =350 - (2.28)
Die thermosterische Anomalie ist das Aquivalent zum spezischen Volumen o,:
As 1 = as,1,0 — 35,0,0 - (2.29)

Als Niaherungsfunktionen zur Bestimmung der Dichte als Funktion von Temperatur, Salzgehalt und Druck
geben Fofonoff et al. (1958) einige grundlegende Formeln. Fiir o, (das ist ein Maf fiir den Druck auf
Meeresniveau, Erklirung durch (2.25)) ergibt sich in Abhéingigkeit vom Salzgehalt S

0o =Y BnS" (2.30)

PR



KAPITEL 2. ZUSTANDGLEICHUNG UND GRUNDBEGRIFFE 30

\‘,:”FW\

= 20 ppm

1030 —

Water density (kg/m )
§ 8§28 8
A = w = A

111 |IIII!IIII‘IIIIIIIII|IJ'IIIIIIIIIH

£

g

=
w
=
{ry
=4
i
8_

30 a5
Temperature (C*)

Abbildung 2.5. Dichte von Wasser in Abhéngigkeit vom
Salzgehalt und von der Temperatur (Massel, 1999)

mit allen B,, = 0 aufler

B, = —0.0934458632
By = +0.814876577

By = —4.82496140-10*

By = +6.76786136-107° . (2.31)

Die Dichte in Abhéngigkeit von der Temperatur ist fiir verschiedene Werte des Salzgehalts in Abb. 2.5
gegeben.

Die Abhéngigkeit des Drucks o von der Temperatur T lidsst sich anndhern durch
STA T
S S ol
0T = +;%:Awao T (2.32)

mit allen A; = 0 und allen A;; = 0 auBer

ao = +67.26
A = +4.53168426

Ay = —0.545959111

A; = —1.98248399-1073

Ay = —1.43803061

Ay = +1.0

Ay = —4.7867-1073

A = 9.8185-10-5

A3 = —1.0843-1076

Ay = +1.8030-107°

Ayy = —8.164-1077

Ags = +1.667-1078. (2.33)

Fiir das spezifische Volumen agr), gilt die Ndherungsformel

4.886-10"%p P
asTp = XSTO 1-— m + zl:z]: zk: Aijkp O'g T (234)

mit allen A;;, = 0 aufler

Agg = —2.2072-1077
Aior = +3.6730-1078
Ajga = —6.63-10719
Ajgs = +4.00-10712

A9 = +1.725-1078
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Ain = —328-10719
Ay1s = +4.00-10712
Aigg = —4.50-10"1
Aipr = +1.00-10712
Asgy = —6.68-10714
Asgr = —1.24064-10712
Aggy = +2.14-107%
Agyg = —4.248-10713
Ay = +1.206-1071
Ayl = —2.000-1016
Agpg = +1.8-1071
Agyy = —6.0-107Y
Azgr = 1.5-107'7. (2.35)

Fiir die spezifische Volumenanomalie § gilt

> D,p"
n

105 S — B 2.
0% 0sp = sty = 77 g3 7575, (2.36)
mit allen D,, = 0 aufler
D, = +0.97264310
Dy = +1.326963-107°
Dy = —6.227603 1012
Ds; = —1.885115-10716. (2.37)

Die Struktur dieser Gleichungen zeigt deutlich, wie kompliziert die Abschéitzungen geworden sind. Auch
wird an der Form deutlich, dass es sich um reine mathematische Anpassungen an Messkurven handelt —
einie physikalische Interpretation liegt zumindest nicht mehr auf der Hand.

2.4.3 Dynamische Hohe bzw. Geopotential

In der Ozeanographie verwendet man, ebenso wie in der Meteorologie, fiir die vertikale Koordinate nicht
die Hohe bzw. Meerestiefe sondern eine abgeleitete Koordinate, die bei der Beschreibung von Bewegungen
effizienter eingesetzt werden kann.

Die Verwendung einer konventionellen Hohenangabe fiir die vertikale Koordinate ist dann sinnvoll, wenn
man z.B. einen Korper auf einer Oberfliche abrollen lésst. Dann liefert die Hohenangabe gleichzeitig
Informationen iiber die potentielle Energie und aus einem Hohengradienten lésst sich die Kraft auf den
Korper und damit die Entwicklung seiner Bewegung bestimmen.

In der Atmsophére oder den Ozeanen ist die Bewegung weniger stark durch Oberflichen bestimmt. Hier
ist die vertikale Bewegung (oder Schichtung) durch die Gravitation bestimmt, die horizontale Bewegung
dagegen durch die Druckgradienten in einer Ebene. Bei der Herleitung des geostrophischen Flusses in
Abschn. 4.3.1 werden wir von der Annahme Gebrauch gemacht, dass zur Beschreibung der Bewegung nur
die horizontale Komponente zu betrachten ist (bei konstanter vertikaler Komponente) und den Druck-
gradienten als treibende Kraft verwendet. In diese Beschreibung geht die Vorstellung ein, wir kénnten die
Wasserelemente auf einer Fliche konstanter potentieller Energie bzw. konstanten Geopotentials bewegen.

Formal kénnen wir das spezifische Volumen und die spezifische Volumenanomalie verwenden, um die dy-
namische Hohe oder das Geopotential und die dynamische Hohenanomalie oder die Geopotentialdifferenz
herzuleiten. Dazu gehen wir von der hydrostatischen Grundgleichung in der Form

adp = —gdz (2.38)

aus. Diese Form wird verwendet, da im Ozean die Dichte in Abhingigkeit vom Druck und nicht in
Abhéngigkeit von der geometrischen Tiefe angegeben wird. Das Integral der Dichte iiber einen gewissen



KAPITEL 2. ZUSTANDGLEICHUNG UND GRUNDBEGRIFFE 32

Druckbereich, d.h. das Integral iiber die linke Seite von (2.38) ist die dynamische Héhe D, ihre Einheit
ist Energie pro Masse, J/kg, bzw. m? /s?:

P2

D= / adp . (2.39)

p1

Der Unterschied in der dynamischen Hohe zweier Stationen A und B ist gleich der Differenz im horizon-
talen Druckgradienten iiber das gleiche Tiefen- bzw. Druckintervall zwischen den beiden Stationen:

p2 D2 D2
DA—DB:/aAdp—/ade:/(aA—aB)dp. (2.40)
p1 p1 p1

Zieht man von dieser Gleichung die entsprechenden Groflen fiir den Standardozean ab, so ergibt sich mit
der dynamischen Hohenanomalie das Geopotential AD

P2
ADAfﬂDB:/((sAf(sg)dp. (2.41)

p1

2.4.4 Die potentielle Temperatur

Die vertikale Bewegung eines Luftpakets in der Atmosphire bzw. eines Wasserpakets im Ozean ist
stets mit einer Volumenénderung verbunden: aufsteigende Materiepakete gelangen in Bereiche geringeren
Drucks und expandieren, absinkende Materiepakete dagegen werden komprimiert. Diese Volumenénde-
rung hat auch Konsequenzen fiir die Temperatur des Materiepakets: diese verringert sich bei Expansion
(also beim Aufstieg) und nimmt bei Kompression zu. Ein Wasserpaket, das in 5000 m Wassertiefe mit
einer Temperatur von 1°C startet, hat bei seiner Ankunft an der Wasseroberfliche nur eine Tempe-
ratur von 0.58°C. Welchen Wert geben wir als die Temperatur des Wasserpakets an? Wir haben zwei
Bezugsmoglichkeiten: wir kénnen die in-situ Temperatur als die gemessene Temperatur angeben und
erhalten dann fiir die Temperatur des Wasserpakets verschiedene Werte, je nachdem in welcher Tiefe
wir diese bestimmen. Oder wir kénnen dem Wasserpaket eine konstante Temperatur zuordnen, die es
unabhéngig von der Wassertiefe hat, und die es annahmen wiirde, wenn wir es adiabatisch, d.h. ohne
Waérmeaustausch mit der Umgebung, an die Wasseroberfliche beférdern wiirden. Letzteres wéren die
0.58° in obigem Beispiel, diese Temperatur wird als die potentielle Temperatur bezeichnet. Oder als De-
finition: die potentielle Temperatur ist die Temperatur, die ein Wasserelement annimmt, wenn wir es
adiabatisch auf das Meeresniveau heben.

Das Konzept der potentiellen Temperatur lésst sich aus dem 1. Hauptsatz der Thermodynamik herleiten:
die Anderung der inneren Energie U in einer Masse setzt sich zusammen aus der der Masse zugefithrten
Wirme @ und der an der Masse verrichteten Arbeit W

AU = AQ + AW . (2.42)

Gehen wir davon aus, dass kein Wirmeaustausch mit der Umgebung stattfindet, d.h. der Prozess verliuft
adiabatisch, so gilt

AU = AW . (2.43)

Die Anderung der inneren Energie U muss also gleich der an der Materie verrichteten Arbeit sein.

Beispiel: Fiir ein ideales Gas konnten wir mit Hilfe der Gasgleichung einen einfachen Zusammenhang
zwischen der Anderung der inneren Energie und der verrichteten Arbeit angeben. Es wére

AU = —pdV . (2.44)
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Unter Verwendung der Gasgleichung und der Abkiirzung ¢, — cy = R ergibt sich

¢pdT = —RT g : (2.45)

Integration fithrt zuerst auf

ar ¢y av
= —_ 1 —_— 2.4
T (CV ) 14 ( 6)

und dann auf
InT+ (y—1) InV = const , (2.47)

wobei v = ¢,/cy als das Verhéltnis der spezifischen Warmen verwendet wurde. Umschreiben der Glei-
chung liefert verschiedene Formen der Poisson-Gleichung

TV =const, (2.48)
p V7 = const (2.49)
oder
T
e const . (2.50)
O

Die potentielle Temperatur ist bestimmt durch die in-situ Temperatur des Wasservolumens und die
Variation der Temperatur mit dem Druck:

P
ﬂiT*AﬁZT‘F/
0

OTha
Tad gy 2.51
o P (2.51)

Typische Werte von AY liegen im Bereich von 0.1°C pro 1000 db.

Fiir den realen Ozean ldsst sich kein einfacher Zusammenhang zwischen potentieller Temperatur, Tempe-
ratur und Wassertiefe angeben, da sich der Ozean nicht durch eine einfache Zustandsgleichung beschreiben
lasst. Die potentielle Temperatur ¥ wird hier, ebenso wie die potentielle Dichte oy aus Tabellen entnomen.
Generell gilt, dass die Effekte der adiabatischen Erwérmung bzw. Abkiihlung in der Atmosphére deutlich
starker ausgeprigt sind als in den Ozeanen.: in der Atmosphére betriagt der adiabatische Temperaturgra-
dient 5 bis 10 K/km, in den Ozeanen zwischen 0.1 und 0.15 K/km.

Als Niherungsformel fiir die potentielle Temperatur 9 als Funktion der Temperatur 7" in °C, des Salzge-
halt S in %o und des Drucks p in db gibt Bryden (1973) die folgende Beziehung

A =" Aijpp’ (S —35) T" (2.52)
A J k

mit allen A;j, = 0 aufer

Aigp = +0.36504-104
Ajgr = +0.83198-107°
Ay = —0.54065-10""
A3 = +0.40274-107°
Aip = +0.17439-107°
Ay = —0.29778-1077
Ajpg = —0.41057-10710

Asoo +0.89309 - 108
Asgy = —0.31628-107°

Pl
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Zeit Zeit Abbildung 2.6. Stabilitéit: (a) Dichte-Tiefen-Diagramm: die ge-
() ©) strichelte Linie entspricht einer adiabatischen Schichtung. Ist der
reale Dichtegradient flacher, so ist die Schichtung instabil, ist er
& 2 steiler, so ist sie stabil. (b) und (c¢) Potentielle-Dichte vs. Wasser-
£ £ tiefe: hier ist nur die reale Schichtung eingetragen, die adiabatische
@ 2 wird zum Vergleich nicht benétigt, sie entspréche einer senkrech-
= = ten Linie. In beiden Féllen ist die Schichtung stabil, in (c) ist der
Gradient grofer als in (b). (d) und (e) geben die Oszillation eines
Luftpakets fiir die beiden dariiber gezeigten Fille; Dampfung durch
Reibung wurde hier vernachléssigt
Az = +0.21987-107"!
Ao = —0.16056-10""?
Azon = +0.50484-10714. (2.53)

Die potentielle Temperatur ist ein wichtiger Parameter bei der Untersuchung der folgenden Probleme:

e die dreidimensionale Bewegung von Wassermassen, d.h. der Transport iiber unterschiedliche Was-
sertiefen.

e die potentielle Temperatur gibt ein Maf fiir die Stabilitdt der Schichtung des Ozeans — auch wenn
dieser Zusammenhang exakt nur bei einem konstanten Salzgehalt gilt.

e mit Hilfe des Konzepts der potentiellen Temperatur lassen sich die Tiefen (bzw. Hohen) unterseei-
scher Riicken, die verschiedene Meeresbecken von einander trennen, bestimmen.

2.4.5 Stabilitat

Vertikale Bewegungen in kontinuierlichen Medien sind mit Anderungen der Dichte und der Temperatur
verbunden. Wir kénnen die Stabilitat als ein Maf} fiir die Arbeit einfithren, die benétigt wird, um ein
Volumenelement nach unten oder nach oben zu bewegen. Diese héngt von der Dichteschichtung des
Mediums ab.

Die Bedeutung der Stabilitit kénnen wir uns an einem in einem Ballon eingeschlossenen Wasservolumen
veranschaulichen, das weder Warme noch Materie mit seiner Umgebung austauschen kann. Wenn wir
diesen Ballon aus seiner Ruhelage nach oben auslenken, so dehnt sich das Volumen aus und kiihlt sich
ab. Dabei verdndert sich die Dichte; der Vorgang erfolgt adiabatisch. Das weitere Schicksal des Ballons
hingt von seiner Umgebung ab. Ist das Wasser adiabatisch geschichtet (gestrichelte Linie in Teil (a) in
Abb. 2.6), so #ndert sich die Dichte der Umgebung auf die gleiche Weise wie die innerhalb des Ballons.
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War der Ballon vor seiner Auslenkung im Gleichgewicht mit seiner Umgebung, so ist er es auch danach;
die Auslenkung bewirkt nur eine Verschiebung des Ballons.

Betrachten wir jetzt die Situation, dass der reale Dichtegradient kleiner ist als der adiabatische. Dann
nimmt die Dichte der Umgebung langsamer mit zunehmender Hohe ab als die innerhalb des Ballons
und der Ballon erfihrt einen zusétzlichen Auftrieb. War der Ballon anfangs im Gleichgewicht mit seiner
Umgebung, so erfihrt er nach einer Auslenkung nach oben eine Kraft, die ihn weiter nach oben treibt.
Diese Schichtung ist instabil. Bei einer Auslenkung nach unten gilt die entsprechende Argumentation: das
Volumenelement wird komprimiert und seine Dichte nimmt zu. Da die Dichte der Umgebung langsamer
zunimmt, ist das ausgelenkte Volumenelement zu schwer, um von seiner Umgebung im Gleichgewicht
gehalten zu werden und es fallt nach unten.

Fiir den Fall, dass der reale Dichtegradient gréfer ist als der adiabatische, ergibt sich eine stabile Schich-
tung. Wird das Volumenelement nach oben ausgelenkt, so nimmt seine Dichte langsamer ab als die der
Umgebung. Damit steht das ausgelenkte Volumenelement nicht mehr im Gleichgewicht mit der Umge-
bung sondern erfihrt eine nach unten gerichtete, d.h. riickstellende Kraft. Dies fithrt zu einer Schwingung
des Volumenelements um seine Ruhelage.

Die Darstellung in Teil (a) von Abb. 2.6 hat den Nachteil, dass man neben der beobachteten Dichteschich-
tung stets auch die adiabatische Dichteschichtung in das Diagramm eintragen muss, um zu erkennen, um
eine gegebene Schichtung labil oder stabil ist. Dies lasst sich durch die Verwendung der potentiellen Dich-
te anstelle der Dichte vermeiden. Teilbilder (b) und (c) in Abb. 2.6 zeigen zwei Beispiele fiir eine stabile
Schichtung. Bei einer adiabatischen Schichtung ist die potentielle Dichte von der Wassertiefe unabhéngig,
d.h. sie wiirde in dem Diagramm durch eine senkrechte Linie représentiert. Jede Abweichung von der
Senkrechten zeigt eine nicht-adiabatische Schichtung an: bei positiver Steigung eine stabile Schichtung,
bei negativer eine labile. Eine geringe Abweichung von der Senkrechten entspricht einer geringen Abwei-
chung von der adiabatischen Schichtung, d.h. die Schichtung in (c) ist deutlich stabiler als die in (b). Die
beiden unteren Teilbilder geben die zu den jeweiligen stabilen Schichtungen gehérenden Oszillationen: je
stabiler die Schichtung, um so gréfler die riicktreibende Kraft und um so kiirzer die Schwingungsperiode.

Eine weitere Konsequenz aus Abb. 2.6 betrifft die Definition der Stabilitdt: eine Definition auf der Basis
der Dichteschichtung 0o/dz wire mithsam, da zu ihrer Auswertung stets der adiabatische Dichtegradient
zum Vergleich herangezogen werden miifite. Stattdessen verwendet man die Schichtung in der potentiellen
Dichte und erhilt als ein Maf fiir die Stabilitit

1 909(S,9)

E(S,0) =

(2.54)

Da die Kompressibilitdt sich mit der Temperatur &ndert, ist diese Gleichung nicht sehr genau. Sie lésst
sich durch Hinzufiigen eines Korrekturterms verbessern

1 009(5,9) g

Es9) = o 0Oz 2

(2.55)

mit g als der Gravitationsbeschleunigung und c¢ als der Schallgeschwindigkeit in Seewasser, die ihrerseits
eine Funktion von Temperatur, Dichte und Druck ist.

In der Ozenaographie wird héufig ein anderes Stabilitdtsmaf} verwendet, die Brunt-Véiséla-Frequenz. Sie
gibt ein Maf§ fiir die im unteren Teil von Abb. 2.6 dargestellte Schwingungsdauer und ist damit auch
ein indirektes Maf fiir den iiber die Riickstellkraft in die Schwingungsdauer eingehenden Gradienten der
potentiellen Dichte. Die Periodendauer einer solchen Schwingung ist gegeben als

B 2
fBv

mit der Brunt-Viisila Frequenz

fBV:\/g—E:\/g(EM_i) . (2.57)

T (2.56)

0 0z c?

Die kiirzesten im Ozean beobachteten Periodendauern liegen im Bereich von 1 min, entsprechend einer
Stabilitit von E = 1073/m. Im tieferen Ozean mit einer Stabilitit von 10~7/m bis 10~%/m liegen

PR
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(A) (B)
p
d T~ ! Abbildung 2.7. Zwei-Schicht-Ozean mit horizontaler und geneig-
p d o ter Isopykne. Je stérker die Neigung, um so stédrker die Potential-
2 2 differenz

die Peridendauern im Bereich von 3 bis 5 Stunden. Ist der Ozean adiabatisch geschichtet, so wird die
Periodendauer unendlich, da es aufgrund der fehlenden riickstellenden Kraft nicht zur Ausbildung einer
Schwingung kommt.

2.4.6 Einige Folgen des geschichteten Ozeans

Die Schichtung bzw. die Stabilitdt eines Ozeans hat Folgen sowohl fiir den vertikalen als auch den hori-
zontalen Transport.

Die Bedeutung der Schichtung fiir den vertikalen Transport ist aus der Diskussion der Stabilitdt in
Abschn. 2.4.5 unmittelbar einsichtig: eine stabile Schichtung unterbindet den vertikalen Transport. Damit
héngt aber auch die potentielle Energie in einer Wassersdule von der Stabilitdt der Schichtung ab: je
stabiler die Schichtung, um so mehr Arbeit muss verrichtet werden, um die Wasserséule zu durchmischen.
In einer vollstdndig durchmischten Wassersaule, d.h. in einer Wasserséule, in der die potentielle Dichte
von der Hohe unabhéngig ist, ist fiir eine Vermischung bzw. fiir einen vertikalen Transport keine weitere
Energiezufuhr erforderlich: in dieser Sdule ist die potentielle Energie maximal.

Formal erhalten wir fiir die potentielle Energie PE in verschiedenen Schichtungen die folgenden Aus-
driicke. In einer Schichtung in einer Wassersidule der Hohe z mit konstanter potentieller Dichte o gilt

Z2

PE = (p) 95 - (2.58)
Bei einem konstanten Gradienten in der potentiellen Dichte iiber einen Bereich von (o) — Ap bis (o) + Ao
erhalten wir fiir die potentielle Energie

22 22
PE = (0)g— —Aog— . (2.59)
2 6
Bei einer Fliissigkeitssidule aus zwei Schichten gleicher Michtigkeit z/2 und der potentiellen Dichten
(0) — Ap im oberen und (p) + Ap im unteren Bereich ergibt sich fiir die potentielle Energie

52 52

PE = (p) 95~ AggZ . (2.60)
Damit nimmt die Menge an Energie, die dem Ozean zu einer Durchmischung zugefiithrt werden muss, mit
zunehmender Stabilitdt zu. Starke Winde an der Oberfliche kénnen genug Energie zufithren, um selbst
bei stabiler Schichtung eine Mischungsschicht mit p(z) = const zu erzeugen. Auch starke Turbulenz, z.B.
in Bereichen mit starker Tidenstromung, kann zu einer verbesserten Durchmischung beitragen. In der
Thermokline ist eine Durchmischung nur schwer zu erreichen, da dort einerseits die Schichtung sehr stabil
ist, andererseits jedoch die Kréfte, die die zur Durchmischung notwendige Energie eintragen koénnten,
nur schwach sind. Im tiefen Ozean ist die Schichtung zwar weniger stabil, die durchmischenden Krifte
verschwinden jedoch fast vollstdndig, so dass auch eine geringe Stabilitdt ausreichend ist, um fiir die
meiste Zeit eine Durchmischung zu unterbinden.

Fiir die horizontale Durchmischung ist die Stabilitédt der Ozeanschichtung nicht so bedeutsam: zwar wird
Energie benétigt, um ein Volumenelement senkrecht zu einer Isopykne* zu transportieren, fiir den Tran-
sprt parallel dazu ist jedoch kaum zusétzliche Energie aufzuwenden. In einer idealen Fliissigkeit miifite
iiberhaupt keine Energie fiir eine Bewegung entlang der Isopyknen aufgebracht werden. Zwar ist der Ozean
keine ideale Fliissigkeit, jedoch ist die fiir die Bewegung parallel zu den Isopyknen aufzubringende Energie
bedeutend geringer als die fiir eine Bewegung senkrecht zu ihnen, d.h. die horizontale Durchmischung

4Line bzw. Fliche konstanter potentieller Dichte.
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Temperature (°C)

1

E]

8 8 Abbildung 2.8. TS-Diagramm einer hydrographi-
Salinity (psu) schen Station im Nordatlantik Knauss (1997)

funktioniert wesentlich effizienter als die vertikale, das Verhéltnis der relevanten Transportparameter liegt
in der Ordnung von 103.

Die Schichtung des Ozeans kann zur Beschleunigung von Volumenelementen verwendet werden, d.h. die
Schichtung, bzw. genauer der Gradient in der Schichtung, ist eine Quelle kinetischer Energie. Betrach-
ten wir dazu einen Ozean mit einer vertikalen Schichtung und einen mit einer geneigten Isopykne, vgl.
Abb. 2.7. Die potentielle Energie im vertikal geschichteten Ozean ist geringer als in dem mit geneigter
Isopykne. Die geneigte Isopykne ist mit einem horizontalen Druckgradienten verbunden, der seinerseits
zu einer Bewegung von Volumenelementen fithren kann. Im Falle der horizontalen Isopykne tritt kein
horizontaler Druckgradient auf, es existiert also auch keine Kraft zur Beschleunigung von Teilchen. Der
Unterschied in der potentiellen Energie zwischen den beiden Féllen wird als verfiigbare potentielle Energie
bezeichnet:

VPE = PE(A) — PE(B) = é (02 — 01) gd* . (2.61)

Diese potentielle Energie steht zur Umwandlung in kinetische Energie zur Verfiigung.

2.4.7 T — S-Diagramme

Temperatur-Salzgehalt-Diagramme sind ein einfaches Mafl zum Vergleich der Schichtung in verschiedenen
Bereichen des Ozeans. In diesen Diagrammen wird die Temperatur gegen den Salzgehalt aufgetragen.
Ferner sind Linien gleicher potentieller Dichte o, markiert, vgl. Abb. 2.8. Die Form dieser Linien gibt
einen Hinweis auf die Nichtlinearitit der Zustandsgleichung.® Die Messwerte werden als Punkte in dem
Diagramm eingetragen, die Marker sind in Abstédnden von 100 m gegeben. Aus der Messreihe wird
deutlich, dass in diesem Beispiel die potentielle Dichte mit der Tiefe zunimmt: anfangs relativ stark,
d.h. die Schichtung ist recht stabil, in groflerer Tiefe dagegen nur noch langsam, d.h. die Stabilitdt
der Schichtung ist geringer. Die Kurven gleicher potentieller Dichte in den TS-Diagrammen verdndern
sich mit der Wassertiefe, bei Messungen iiber einen groflen Hohen- bzw. Druckbereich ist dies durch die
Verwendung mehrerer Diagramme (bzw. gleichzeitiger Verwendung von o, o1 und o4) zu beriicksichtigen.

5Fiir eine einfache lineare Zustandsgleichung wie z.B. (2.22) wiirden sich gerade Linien ergeben.
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Empfohlene Literatur

Als Literatur zum Kapitel sind insbesondere geeignet Dietrich et al. (1975) und Knauss (1997).

Aufgaben

Verstindnisfragen

1.

10.
11.
12.

13.

14.
15.
16.
17.

18.
19.
20.
21.

Welcher Druck wirkt auf eine Seegurke, die in 4800 m Wassertiefe schwimmt? Angenommen, die
Seegurke habe eine Fliche von 200 cm?. Wieviele Kilo miiten Sie dem Tier aufbiirden, damit es
dem gleichen Druck ausgesetzt ist? Wenn Sie dieses Gewicht auf die Seegurke auflegen, empfindet
diese es dann genauso wie den Wasserdruck in ihrer normalen Lebensumwelt?

Wenn die Seegurke fast 5 km Wasserséule auf ihren Schultern hat, kann sie dann tiberhaupt schwim-
men oder wird sie flach auf den Meeresboden geprefit?

Was sind die Zustandsgrofien fiir Atmosphére und Ozean?

Welche physikalischen Eigenschaften sind hauptséchlich fiir Dichteschwankungen des Meerwassers
verantwortlich?

Erldutern Sie die Bedeutung eines horizontalen Druckgradienten fiir die Bewegung im Ozean.
Erlautern Sie mit Hilfe des horizontalen Druckgradienten die Auslosung einer Welle.

Der Druck wird im Meer als skalare Grofle verwendet. Gibt es Situationen, in denen eine formal
komplexere Betrachtung des Drucks erforderlich wird?

Beschreiben Sie die formalen Zusammenhinge zwischen hydrostatischer Grundgleichung und baro-
metrischer Hohenformel sowie die entscheidenden Unterschiede.

Erldutern Sie den Unterschied zwischen Lagrange’scher und Euler’scher Betrachtungsweise einer
Fliissigkeit.

Erldutern Sie den Unterschied zwischen partieller und totaler Ableitung.
Erldutern Sie konvektive und partielle Ableitung an einem Beispiel.
Wodurch ist die Mischungsschicht charakterisiert?

Erldutern und skizzieren Sie das Temperaturprofil eines Ozeans sowie seine Abhéngigkeit von der
Breite und der Jahreszeit.

Was ist die Thermokline? Wodurch wird sie bestimmt?
Was versteht man unter dem Geopotential?
Wie ist das Geopotential definiert?

Was ist die potentielle Temperatur? Welche Vorteile hat die Verwendung der potentiellen Tempe-
ratur?

Erldutern Sie den Zuasmmenhang zwischen potentieller Temperatur und Stabilitéit einer Schichtung.
Geben Sie typische Werte fiir den vertikalen Temperaturgradienten in Ozean und Atmosphére.
Erldutern Sie die Brunt-Vaisild-Frequenz. In welchem Zusammenhang wird sie verwendet?

Erldutern Sie stabile und instabile Schichtungen des Ozeans an Hand des Dichte- oder Tempera-
turgradienten.
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22.

23.
24.
25.
26.

Erlautern Sie, warum eine stabile Schichtung zur Ausbildung von Wellen im Ozean fiihren kann.
Wovon héngt die Frequenz dieser Wellen ab?

Wie ist die Stabilitdt E einer Schichtung definiert?
Erldutern Sie den Zusammenhang zwischen Schichtung und verfiigharer potentieller Energie.
Was versteht man unter verfiigharer potentieller Energie?

Ist die potentielle Energie bei einer stabilen oder bei einer instabilen Schichtung gréfler? Begriinden
Sie.

Rechenaufgaben

1.

2.

3.

Eis hat eine Dichte ggis = 0.92- 10 kg/m?, Wasser hat owasser = 1.03-10% kg/m?. Wieviele Prozent
eines Eisbergs tauchen ein?

Ein Holzklotz der Masse m = 3.67 kg und der relativen Dichte 0.6 soll so mit Blei behaftet werden,
dal er zu 90 % in Wasser eintaucht. Wieviel Blei (gpje; = 14.2 - 103 kg/m?) ist erforderlich, wenn
(a) das Metall auf dem Holzklotz und (b) das Metall unter dem Holzklotz befestigt ist?

Ein 4 cm hoher Holzquader sinkt in Benzin (9Benzin = 0.7 g/cm?®) um h = 0.8 cm tiefer als in
Wasser. Welche Dichte gyo1, hat das Holz?

Formale Aufgaben

1.

2.

Skizzieren Sie die Herleitung der hydrostatischen Grundgleichung.
Skizzieren Sie die Herleitung der Kontinuitétsgleichung.

Leiten Sie die Gleichung PE = (p)gz2/2 fiir die potentielle Energie in einer Wasserséule der Hohe
z und der Dichte (g) her.

Leiten Sie die Gleichung PE = (0)g2?/2 — Apgz?/6 fiir die potentielle Energie in einer Wasserséule
der Hohe z und der iiber einen Bereich (p) — Ap bis (0) + Ap variierenden Dichte her.

Leiten Sie die Gleichung PE = (0)g2%/2 — Apgz?/4 fiir die potentielle Energie in einer Wassersiule
der Hohe z bestehend aus zwei Hélften der Dichte (9) — Ap im oberen und (p) + Ap im unteren
Bereich her.



Kapitel 3
Energiebilanz

Der Antrieb fiir alle Prozesse in den Ozeanen sowie den Austausch zwischen Ozean und Atmosphére
stammt aus der durch die solare Einstrahlung zur Verfiigung gestellten Energie. In diesem Kapitel wer-
den wir uns als Einfithrung mit einer einfachen Wirmebilanz der Ozeane befassen, an der wir auch
die auftretenden Transportprozesse einfithren werden. Da der wichtigste Transportprozess die Ein- bzw.
Ausstrahlung ist, werden wir uns mit den Strahlungsgesetzen und einfachen Beispielen fiir eine Strah-
lungsbilanz etwas genauer beschéftigen, um dann zum Ende des Kapitels eine erste detaillierte Energiebi-
lanz aufstellen zu kénnen, aus der sich die grundlegenden atmosphérischen und ozeanischen Bewegungen
ableiten lassen.

3.1 Einfache Wirmebilanz iiber dem Ozean

Die Warmebilanz eines Korpers, also auch eines Wasservolumens des Ozeans, beriicksichtigt alle Prozesse
der Warmezu- und -abfuhr. Dazu gehoren

e die solare Einstrahlung, beschrieben durch die Solarkonstante. Der absorbierte Anteil ist die um die
Albedo (reflektierten Anteil, vgl. Tabelle 3.1) verringerte Einstrahlung. Im Mittelwert betrigt die
auf die Ozeanoberfliche fallende Strahlungsenergie @, der Sonne 200 W /m?2.!

e die von der Atmosphire emittierte und teilweise vom Ozean absorbierte thermische Infrarotstrah-
lung.

e die von der Ozeanoberfliche emittierte thermische Infrarotstrahlung. Sie wird mit der atmosphéri-
schen Infrarotstrahlung zu einem Strahlungsstrom @) zusammengefasst.

e der bei der Verdunstung von Wasser an die Atmosphiire abgegebenen latenten Wirme Q. (Index e
von evaporation), sowie

e dem Wirmeaustausch @ zwischen Ozean und Atmosphére aufgrund von Wérmeleitung und Kon-
vektion, d.h. dem Transport fithlbarer Warme.

e der Advektion Qv von Wasser anderer Temperatur aus benachbarten Volumenelementen. Dieser
Term kann in einer globalen Energiebilanz vernachléssigt werden, da er zwar zu einer Umverteilung
der Wirmemenge innerhalb des Ozeans fiihrt, nicht jedoch zu einem Austausch von Wirme mit
einem anderen Reservoir (Atmosphire bzw. bei Abstrahlung Weltraum).

Eine weitere, jedoch vernachléssigbar kleine Energiequelle, ist die Warme aus dem Erdinneren. Dieser
Wiirmestrom betriigt ungefihr 1/20 W/m?, also weniger als ein Promill der solaren Einstrahlung.

1Diesen Wert kann man mit Hilfe einer mittleren Absorption und Riickstreuung durch die Atmosphire wie in Abb. 3.9
dargestellt abschétzen unter Beriicksichtigung der Breitenverteilung der einfallenden Strahlung, der mittleren Tageslédnge
und der Variation des Sonnenstandes wéhrend eines Tages. Als einfachste Abschétzung kann man von einer Solarkonstante
von 1360 VV/rn2 ausgehen, die von einer Querschnittsfliche WR% absorbiert wird. Die reale Fliche, die zur Absorption
beitragt, ist die gesamt Erdoberfliche, also 47rR2E. Mit dieser Abschétzung sind sowohl Tag- und Nachtunterschiede als auch
die Breitenverteilung der einfallenden Strahlung beriicksichtigt, es ergibt sich ein Wert von 340 W/m?2. Davon werden 30%
direkt reflektiert, s.u., ein weiterer, geringerer Anteil geht durch Streuung verloren, so dass ungefihr 200 W/m? verbleiben.

40
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Konvektion
Trahsport
latenter angwelll e
Warie Ausstrahlung

Advektion

kurzwellige
Einstrahlun:

Advektion

Abbildung 3.1. Einfache Wiarmebilanz eines Ozeanvolumens

Da wir davon ausgehen, dass sich im langjahrigen Mittel die Ozeane nicht erwérmen, miissen sich diese
Wérmestrome die Waage halten:

<Qs> - <Qb> + <Qe> + <Qh> :

Obwohl diese Bilanz im zeitlichen und rdumlichen Mittel erfiillt sein muss, muss sie zu keiner Zeit und
an keinem Ort gelten. Sie muss nicht einmal an einem Ort im Mittel {iber ein Jahr gelten. So wird im
Sommer der Oberflichenschicht mehr Warme zugefiihrt als von ihr abgegeben wird, so dass sich die
Wassertemperaur erhoht. Diese Wérme wird teilweise im Winter abgestrahlt, teilweise jedoch auch mit
den Ozeanstromungen in andere Bereiche transportiert.

(3.1)

Um zumindest die Speicherung und Abgabe von Wirme in der Oberflichenschicht zu beriicksichtigen,
miissen wir die Bilanzgleichung um einen Term @ erweitern, der die abgegebene oder gespeichert Warme
beriicksichtigt, sowie einen Term @y, der die Advektion von Wirme in andere Bereiche des Ozeans
beschreibt. Diese Bilanz lésst sich schreiben als

Qr=Qs —Qy— Qe — Qn —Qy .

Da der Strahlungstransport der wichtigste Energietransportmechanismus und auch die Solarkonstante
als Kenngrofe fiir die auf den Ozean einfallende Energie eine strahlungsbezogene Grofle ist, wollen wir
uns im Folgenden zuerst etwas genauer mit Strahlung und Strahlungstransport beschéftigen. Die anderen
Wirmetransportmechanismen werden anschliefend behandelt.

(3.2)

3.1.1 Wairmetransportprozesse — anschaulich

Die folgende Darstellung ist etwas anthropozentrisch, da aus einem alten Bauphysikskript iibernommen,
sollte aber zur anschaulichen Beschreibung der Prozesse ok sein.

Wirmeleitung erfolgt durch Stofle zwischen den Elektronen, Atomen, Mo-

lekiilen oder Ionen oder durch Gitterschwingungen (z.B. in einem Kristall) in-
nerhalb eines Stoffes oder zwischen verschiedenen Stoffen (z.B. bei Beriithrung
kalter wameleitender Flédchen; zwischen dem Menschen und der Umgebungs-

WARMELETTUNG;
HERDPLATTE - WASSERTOPF -
HENKEL —> HANDFLACHE O

luft). Da Wirmeleitung auf der direkten Wechselwirkung stofflicher Bestand-
teile beruht, ist stets ein direkter Kontakt notwendig. In Abb. 3.2 erfolgt die )
Waérmeleitung von der heiflen Herdplatte iiber den Kessel in dessen Henkel
und von dort auf die Hand des Menschen. Wérmeleitung kann durch Isola-
tion unterbunden werden: entweder kénnen die Stoffe getrennt werden (wer
faBlt schon im Winter gerne kaltes Metall an) oder ein Isolator mit geringer
Wirmeleitfihigkeit kann eingefiigt werden (Topflappen in Abb. 3.2).
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Durch Wirmeleitung wird sowohl die Bekleidung als auch die direkt an der Abbildung 3.2: Prinzip
Hautoberfliche befindliche Luft erwérmt, so dafl sich ein Warmefilm um den g Wirmetransports
Menschen herum bildet. durch Wirmeleitung

Konvektion ist ebenfalls mit der Bewegung von Materie verbunden, allerdings
sind hier nicht die irreguliren Zitterbewegungen einzelner Molekiile von Be-
deutung sondern die kollektive Bewegung von Luftmassen (Luftstrom, Zug). Dabei wird die Wirme von
der bewegten Materie mitgefiihrt, vgl. Abb. 3.3. Das ist das Prinzip der Zentralheizung, es ist ebenso ein
wichtiger Bestandteil des Warmetransports vom Heizkorper zu den Personen im Raum.

Pistohl (1996)
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Da Konvektion mit der Luftbewegung verbunden ist, wird sie durch Zwangs- - -
und Fugenliiftung beeinflufit. Starke Luftbewegung, insbesondere kalter Luft, E/G%E{M&EUTG%\IG 0
zerstoren den Wirme- und Feuchtefilm, der sich in ruhiger Luft um den Men- :
schen bildet, und bewirken damit eine erhtohte Wirmeabgabe (Frieren bei
Zugluft). Neben dem Warmefilm wird durch die Konvektion auch der Feuch-
tefilm um den Menschen zerstort, so dass Konvektion gleichzeitig mit einer
erhdhten Verdunstung verbunden ist.

Wirmestrahlung ist eine Eigenschaft jeden Korpers mit einer Temperatur
oberhalb des absoluten Nullpunktes. Die abgegebene Wérmemenge steigt mit
der Temperatur des Korpers (Stefan-Boltzmann Gesetz), sie ist ferner von
den Materialeigenschaften abhéngig. Unter ‘normalen’ Bedingungen trégt Abbildung  3.3: Prinzip
der Warmetransport durch Strahlung ungefihr zu 50% zum Wérmeverlust —jqq Wiirmetransports
des Menschen bei. Im Gegensatz zu allen anderen Wérmetransportprozessen qurch Konvektion Pistohl
ist der Strahlungstransport nicht an Materie gebunden: Wirmestrahlung ist (1996)
elektromagnetische Strahlung und kann sich selbst im Vakuum ausbreiten

(bestes Beispiel: Strahlung von der Sonne), allerdings kann sich Wirmestrahlung durch relativ kompli-
zierte Strahlungstransportprozesse (Absorption und Emission) auch in Materie ausbreiten, d.h. die simple
Existenz von Materie verhindert der Strahlungstransport nicht (bestes Beispiel: Wérmeverluste durch die
Verglasung eines Fensters, in Infrarotaufnahmen von Gebduden besonders gut zu erkennen).

Verdunstung oder Transport latenter Wirme beruht darauf, dafl bei der Ver-
dunstung der verdunstenden Fliissigkeit Wérme zugefithrt bzw. diese dem

. WARMESTRAHLUNG
Korper entzogen werden muf (Verdunstungskilte). Verdunstung unterschei- 7.8. VON DER SONNE
det sich von den vorangegangenen Prozessen. Zwar ist auch hier wieder die O

Bewegung von Materie von Bedeutung (Ubergang von Wassermolekiilen aus
Korpergewebe wie Haut oder Schleimh&ute an die Luft, Bildung eines Feuch-
tefilms), jedoch wird dabei die umgebende Luft nur feuchter, nicht jedoch
wérmer. Die Bedeutung der Verdunstung am Wéarmetransport ist hochgra- f—=—""— ¢ I
dig variabel: in sehr feuchter Luft kann durch die Verdunstung nicht einmal
10% der Wirme abgefiihrt werden (in schwiiler Luft nutzt Schwitzen daher
nicht viel) wéhrend in trockener Luft bis zu 60% des Wirmetransports iiber
die Verdunstung erfolgen kénnen. Abbildung 3.4: Prinzip der

Waérmestrahlung Pistohl
(1996)

AN

3.2 Strahlung und Strahlungsgesetze

Da die solare Einstrahlung die treibende Kraft der atmosphérischen und ozeanischen Zirkulation ist,
die Strahlungsgesetze auch fiir einige diagnostische Methoden (z.B. Messung der Effektivtemperaturen
vom Satelliten aus) verwendet werden, und auferdem Strahlung in der Anfingervorlesung hiufig etwas
stiefmiitterlich behandelt wird, nimmt hier die Darstellung von Grundbegriffen und Gesetzen einen recht
breiten Raum ein.

3.2.1 Phianomenologisch

Die Leuchtkraft Lc, der Sonne, d.h. die von der Sonne pro Zeiteinheit abgegebene Energiemenge bzw. der
Strahlungsstrom, betrigt Lo = 3.8-10%* J/s. Der Sonnenradius R betrigt ungefihr 700 000 km. Damit
strahlt jede Einheitsfliiche (jeder cm?) der Sonnenoberfliche eine Energiestromdichte g, von

go = Lo /4TR2 = 6.28 - 10°J /cm?®s 3.3
©

ab. Nach dem Stefan—Boltzmann Gesetz ergibt sich aus der Energiestromdichte eine effektive Temperatur
des emittierenden Korpers, in diesem Falle der Sonne, von

T.pp=5770+ 10 K . (3.4)
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Mit r. als dem mittleren Radius der Erdbahn (r. = 1 AE = 149.6 - 10% km, bezeichnet als eine astrono-
mische Einheit) betrigt die Energiestromdichte am Ort der Erde allerdings nur noch

L
So = 4752 =1.36-10"" Jem 27t = 1.36 kWm™2 . (3.5)

e

S wird als die Solarkonstante bezeichnet und ist fiir das Klima auf der Erde von zentraler Bedeutung.
Auf sehr langen Zeitskalen ist die Leuchtkraft der Sonne und damit die Solarkonstante allerdings alles
andere als konstant: im Laufe der Entwicklung des Sonnensystems (ca. 4.6 Milliarden Jahre) hat sich die
Leuchtkraft der Sonne und damit auch die Solarkonstante nach modernen Theorien um 25-30% vergrofert.
Auch auf kurzen Zeitskalen ist die Solarkonstante nicht konstant, allerdings sind nach heutiger Erkenntnis
diese Variationen zu gering, um einen Einfluss auf Wetter oder Klima zu haben.

Die solare elektromagnetische Strahlung lasst sich in fiinf Wellenldngenbereiche einteilen. Diese haben
teilweise unterschiedliche Entstehungsorte und -mechanismen auf der Sonne und liefern unterschiedliche
Beitrége zum gesamten Energiefluss der Sonne:

e Rontgenstrahlung und extremes Ultraviolett (EUV) mit Wellenldngen unter 1800 A tragen ungefihr
1073% zum Energiefluss der Sonne bei. Sie entstehen in der Korona bzw. in der Chromosphére.

e Ultraviolett (UV) mit Wellenliingen zwischen 1800 und 3500 A triigt zu 9% zum Energiefluss bei
und entsteht in der Photosphére und in der Korona.

e sichtbares Licht zwischen 3500 und 7500 A tréigt mit 40% zum Energiefluss bei. Es entsteht in der
Photosphére, genauso wie die

e Infrarot-Strahlung (IR, 7500 A bis 107A), die 51% zum Energiefluss beitrigt.

e Einen extrem geringen Beitrag liefert die Radioemission oberhalb 1 mm (1071°%), die wie die
Rontgenstrahlung in der Korona entsteht.

Abbildung 3.5 gibt das Energiespektrum der solaren Strahlung fiir den Bereich UV bis Infrarot, d.h. die
Verteilung der von der Sonne bei bestimmten Frequenzen abgestrahlten Energie. Die obere durchgezogene
Kurve gibt die spektrale Verteilung auflerhalb der Erdatmosphére, die untere durchgezogene Kurve die am
Erdboden gemessene Verteilung. Die gestrichelte Linie gibt die theoretische spektrale Verteilung fiir einen
schwarzen Korper mit einer Oberflichentemperatur von 6000 K (in Ubereinstimmung mit der oben aus
der Leuchtkraft abgeschétzten Effektivtemperatur) wieder. Abgesehen vom ultravioletten Bereich, in dem
die Sonne anscheinend wesentlich weniger Energie abstrahlt als ein schwarzer Korper dieser Temperatur,
gibt die Beschreibung durch einen schwarzen Strahler die solare Emission relativ gut wieder.

Die am Erdboden ankommende solare Strahlung zeigt in ihrer Energieverteilung die folgenden Eigen-
schaften:

e Das Energiemaximum liegt im sichtbaren Spektralbereich bei 500 nm bis 600 nm (griin bis gelb).
Damit stimmt das Energiemaximum der Strahlung mit dem Empfindlichkeitsmaximum des mensch-
lichen Auges iiberein (bzw. das Auge hat sich im Laufe der Evolution an dieses Maximum angepasst).

e Rasche Abnahme der Energie im ultravioletten Bereich (das ist dem Leben sehr forderlich, vgl.
Ozonproblem).



KAPITEL 3. ENERGIEBILANZ 44

e Im infraroten Bereich gelangt ein grofler Teil der solaren Strahlung nicht bis auf den Erdboden
sondern wird bereits in der Atmosphére absorbiert. Die Absorption erfolgt dabei hauptsichlich
durch Wasserdampf und Kohlendioxid, die Absorber in diesem Bereich sind die gleichen, die auch
die terrestrische Ausstrahlung absorbieren.

Dieser letzte Punkt ist insbesondere fiir das Verstéindnis des Treibhauseffektes (wohlgemerkt, hier ist
nicht alleine der durch den Menschen verstirkte Treibhauseffekt gemeint, sondern der allgemeine Treib-
hauseffekt).

3.2.2 Definition Strahlungsfeld

Betrachten wir ein Flidchenelement do in einem Strahlungsfeld. Die differentielle In-
tensitdt I, ist die Energiemenge, die pro Zeiteinheit von der Fliche do im Frequenzin-
tervall dv unter dem Winkel 6 zur Fldchennormalen n in den Raumwinkelbereich dw
abgegeben wird:

dE,(0,¢) =1,(0,¢)dv cosfdo dw .

Dabei ist do - cos @ der Querschnitt des Strahlungsbiindels. Bezieht man die spektrale
Intensitét nicht auf die Frequenz sondern auf die Wellenldnge, so gilt wegen ¢ = Av
zunichst dv = —c/A% d\. Dann ist aber wegen I, dv = —I,d\ auch vI, = AI,.

Die Gesamtstrahlung oder gesamte Intensitét ergibt sich aus der differentiellen Intensitéit durch Integration
iiber alle Frequenzen:

I:/L,dz/:/I,\dA. (3.7)
0 0

Betrachte nun die von einem Fliachenelement do einem zweiten Fléchenele-

ment do’ im Abstand r pro Zeiteinheit zugestrahlte Energie dE. Wie aus

nebenstehender Abbildung ersichtlich, sollen die Normalen von do und do’ i A aﬂ‘\§
5

mit der Verbindungslinie r die Winkel 6 bzw. 6" einschlieSen. Dann fiillt do’ g™ i -
von do aus gesehen den Raumwinkel dw = cos ¢’ do’ /r?. Also gilt

cosfdo cos® do’

dE =1,dv cosf@dodw = I, dv 5 (3.8)
r
Umgekehrt erfiillt do von do’ aus gesehen den Raumwinkel dw’ = cosfdo/r?, d.h. es ist auch
dE =1,dv cos @ do’ dw’ . (3.9)

Damit ist also die Intensitdt I, unabhingig vom Ort des Beobachters, d.h. die Intensitdt der Sonnen-
strahlung ist in unmittelbarer Ndhe der Sonne genauso grof3 wie an der Erde oder am Neptun.

Das, was wir im Alltagssprachgebrauch hiufig als Intensitdt im Sinne von Stérke einer Strahlungsquel-
le bezeichnen, ist der Strahlungsstrom bzw. die Energiestromdichte als die Gesamtstrahlung durch ein
Flachenelement:

T 27

qyda:ﬂ'Fyda://L, cosf sinfdfd¢do . (3.10)
0 0

Dieser Strahlungsstrom lésst sich in einen nach oben und einen nach unten gerichteten Anteil zerlegen:

/2 2

¢t =7Ff = //L, cos @ sinf df d¢ (3.11)
00
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und

T 27

g =7k, =— / /L, cosf sinfdfdg, (3.12)
w/2 0

d.h., es gilt ¢, = ¢ — ¢, . Die Gesamtstrahlung ergibt sich daraus wieder durch Integration iiber alle
Frequenzen:

q= /qy dv . (3.13)
0

3.2.3 Emission, Absorption und Streuung

Nachdem wir die Begriffe zur Beschreibung elektromagnetischer Strahlung eingefithrt haben, wollen wir
jetzt die Wechselwirkung von Strahlung mit Materie betrachten. Beim Durchgang von Strahlung durch
Materie vermindert sich die Intensitdt der Strahlung, da ein Teil absorbiert wird, ein anderer Teil ge-
streut wird. Wihrend bei der Absorption ein Lichtquant hv in eine andere Energieform (eventuell auch
in ein anderes Quant hr') umgewandelt wird, wird bei der Streuung ein Lichtquant hr absorbiert und
ein ebenso geartetes Lichtquant hv in beliebiger Raumrichtung emittiert, d.h. die Streuung bewirkt keine
Energie- sondern nur eine Richtungséinderung. Zur quantitativen Beschreibung wird der spektrale Absorp-
tionskoeffizient a,, und der spektrale Streukoeffizient s, eingefithrt. Die Summe der beiden Koeffizienten
beschreibt die totale Abschwichung von Strahlung beim Durchgang durch Materie und wird als Eztink-
tionskoeffizient k,, = a, + s, bezeichnet.

Der Elementarprozess der Absorption findet zwar auf molekularer bzw. atoma-
rer Ebene statt, jedoch liefert Minnaert (1992) ein einfaches, makroskopisches

to
Analogon. Solange sich ein Wald nur iiber eine geringe Tiefe erstreckt, kann man . l .

in der Ferne noch den hellen Himmel zwischen den Baumstimmen hindurch se- ° o ©4 7 el R
hen. Daher muss es eine einfache Relation geben, nach der ein bestimmter Teil ao - :‘, LRI DN o1
des Lichts ungehindert zwischen den Baumstdmmen durchgelassen werden kann. o ° o |° :u i e
Nehmen wir nun an, dass die Biume statistisch verteilt sind mit N Biumen pro  ° e - S idl
m? (Dichte) und dass der Baumdurchmesser in Augenhohe mit D (Wirkungs- «°° , [ 1 i
querschnitt) angegeben werden kann. © Ry el .
Betrachten wir nun ein Biindel Lichtstrahlen der Breite b, das bereits eine -

I
Strecke [ drch den Wald zuriickgelegt hat. Von der urspriinglichen Intensitét J
I, ist jetzt nur noch [ iibrig. Laufen die Lichtstrahlen noch eine kurze Strecke dl weiter, so verringert
sich die Intensitéit nochmals geringfiigic um di, wobei gilt

dl N-D-b-dl

R =-—-NDdl. .14
- - dl (3.14)

Das Produkt N D aus der Dichte der Bidume und deren Durchmesser konnen wir dabei zum Extinktions-
koeflizienten s zusammenfassen.

Durch Integration ldsst sich die Abschwichung der Intensitit beim Durchgang

durch eine Materieschicht der Dicke z bei einem Einfallswinkel 6 gegeniiber 155t
der Normalen beschreiben durch das Bouger—Lambert—Beer’sches Gesetlz in der :§
Form &
ama% ity 3
dl, = —ky, I, ds = —k, I, dzsec . b (3[19)
z <
Um die Winkelabhéngigkeit nicht immer explizit in das Absorptionsgesetz hin- ) Y

einstecken zu miissen, fithrt man die optische Tiefe T ein:

S

T(s) = /ny ds. (3.16)

0
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Eine Schicht der optischen Tiefe 7, = 1 schwiicht einen Strahl dann auf e=! = 37% seiner urspriinglichen
Intensitdt ab. Eine Schicht mit 7, > 1 wird als optisch dick bezeichnet, eine Schicht mit 7, <« 1 ist
optisch diinn . Die optische Tiefe 7 wird bei der Behandlung von Strahlungstransportprozessen héufig
als Ersatz fiir die vertikale Koordinate verwendet.

Betrachten wir jetzt den Fall reiner Absorption, d.h. die von der Strahlung durchsetzte Schicht emittiert
nicht selbst (die absorbierte Strahlung wird gleichsam verschluckt), so ergibt sich fiir die Intensitét in der
Tiefe z:

z

I(2) = I(0) - exp fnl,(z’)/nz dz’ secO| = 1(0)exp(—T,(s)) . (3.17)
0

Wiéhrend in obiger Formel die absorbierte Strahlung verschwindet, ist im realen Fall davon auszugehen,
dass die absorbierte Strahlung wieder abgestrahlt wird. Dazu wird der spektrale Emissionskoeffizient €,
eingefiihrt. Dann strahlt ein Volumenelement dV pro Zeiteinheit im Frequenzintervall dv in den Raum-
winkel dw die Energiemenge

I, =¢,dvdVdw, (3.18)

d.h. die Ausstrahlung eines Volumenelements dV ist pro Zeiteinheit gegeben durch:

o0
Ide//eydudw7 (3.19)
0 w

und damit im Falle der Isotropie der emittierten Strahlung:
I1=dV - 4#/6,, dv . (3.20)
0

Die Strahlungsdichte u, ist die Strahlungsenergie pro Volumenelement. Durch die Fliche do wird unter
dem Winkel df pro Sekunde die Energiemenge I, do cos fdw in den Raumwinkel dw abgestrahlt. Mit ds
als dem Wegelement entlang der Ausbreitungsrichtung ist ein Volumenelement gegeben als dV = ds-do.
In dieses Volumenelement flieft dann zu jedem Zeitpunkt eine Strahlungsenergie I, do dt dw mit dt =
ds/c. Integration iiber alle Raumwinkelelemente liefert die gesamte im Volumenelement dV enthaltene
Strahlungsenergie u, dv mit

1
Uy = - /L, dw . (3.21)

w

3.2.4 Strahlungsgesetze

Besonders einfache Verhéltnisse ergeben sich bei einem Strahlungsfeld, das

sich mit seiner Umgebung im thermodynamischen Gleichgewicht, manch- Wrtad e erprot T
mal auch als Temperaturgleichgewicht bezeichnet, befindet. Dann gibt es
eine einfache Charakterisierung des von einem Koérper ausgesandten Strah-
lungsfeldes in Abhéngigkeit von seiner Temperatur. Betrachten wir dazu
einen Hohlraum, dessen Wénde auf einer konstanten Temperatur 7' ge-
halten werden (z.B. in einem Wérmebad dieser Temperatur). Von diesen
Wiénden werde Strahlung in den Hohlraum emittiert und die aus diesem auf die Wénde fallende Strah-
lung wird von letzterem ganz oder zum Teil absorbiert. Je grofler die Strahlungsmenge im Hohlraum ist,
umso grofler wird auch die auf die Wénde fallende Menge sein, und um so grofler auch die von ihnen
absorbierte Menge. Die Menge der Strahlung im Hohlraum wird daher zu- oder abnehmen, bis der Verlust
durch Absorption der von den Wéanden ununterbrochen emittierten Strahlung gerade das Gleichgewicht

[ saseiner

e, Sges o

e Mok
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hélt. Die Gleichgewichtsverteilung der Strahlung, sowohl im Bezug auf ihre Dichte als auch auf ihre Fre-
quenz wird daher durch die Temperatur der Winde vollkommen bestimmt. Das Kirchhoff—Planck’sche-
Gesetz fiir einen beliebigen Korper im thermodynamischen Gleichgewicht beschreibt das Verhéltnis von
Absorptions- zu Emissionsvermaogen:

EX = Q) S,\(T) . (322)

Darin ist die Ergiebigkeit S\(T), auch als Quellfunktion bezeichnet, eine universelle Funktion der Tempe-
ratur und der Frequenz. Fiir a) = 1, d.h. also fiir maximale Absorption, ergibt sich dann eine maximale
Ausstrahlung fiir diese Temperatur 7.

Bohren wir ein kleines Loch in den obigen Hohlraum, so verschluckt dieses durch mehrfache Absorp-
tion und Reflektion im Innern alle auftreffende Strahlung. Der Hohlraum stellt daher einen schwarzen
Korper dar, die von dem Hohlraum ausgehende Strahlung wird demzufolge als schwarze Strahlung oder
Schwarzkidrperstrahlung bezeichnet. Ist ay = 1 fiir alle A (schwarzer Korper), so wird die universelle Funk-
tion S(T") im Kirchhoff-Planck’schen-Gesetz (3.51) durch das Planck’sche Strahlungsgesetz beschrieben.
Diese gibt an, wieviel Strahlungsenergie pro Wellenléngeneinheit von der Flicheneinheit eines schwarzen
Korpers in einer Zeiteinheit in einen Einheitsraumwinkel abgestrahlt wird:

2hc? 1
By\(T) = . — 3.23
@) B ( )
2h? 1
B,(T)= —4———. (3.24)

et —1

Die gesamte Ausstrahlung eines schwarzen Korpers ergibt sich durch Integration iiber die Plancksche
Strahlungskurve und wird als Stefan—Boltzmann-Gesetz bezeichnet:

q=nF = F/BA(T) d\=oT*. (3.25)
0

Die Strahlungskonstante o betragt 8.26 - 107! cal cm™2 min~' K= bzw. 5.6708 - 10~® Jm—2s ' KL
Fiir einen beliebigen anderen Korper lésst sich, solange sich fiir diesen ein mittleres Emissionsvermdgen
g bestimmen lésst, die von einer Einheitsfléche in einer Zeiteinheit in den Halbraum abgegebene Gesam-
tenergie bestimmen als:

q=7F =7B(T)=0zT*. (3.26)

Das Stefan—Boltzmann-Gesetz wird in den weiteren Betrachtungen héufiger verwendet werden, da es sehr
einfache Abschitzungen iiber die Temperatur eines Korpers gestattet. Dabei wird das Gesetz des 6fteren
auch auf emittierende Korper angewandt, die keine schwarzen Strahler sind. In dem Falle wird die gesamte
Ausstrahlung des Korpers als ein Maf$ fiir die Effektiviemperatur eines Korpers betrachtet, d.h. als ein
Ma# fiir die Temperatur, die ein schwarzer Koérper haben miisste, um den gleichen Gesamtstrahlungsstrom
zu emittieren:

TF =0Tk . (3.27)

Die Effektivtemperatur wird manchmal auch als die Strahlungstemperatur bezeichnet.

Das Wien’sche Verschiebungsgesetz ergibt sich aus dem Plank’schen-Strahlungsgesetz durch Ableitung
und Null setzen. Es beschreibt die Wellenldnge des Maximums der Planckschen Kurve in Abhéngigkeit
von der Temperatur:

Amaz T = const = 2884pum K . (3.28)

Mit zunehmender Temperatur verschiebt sich das Maximum der emittierten Strahlung also zu niedrigeren
Wellenléngen bzw. hoheren Frequenzen. Mit Hilfe des Wien’schen Verschiebungsgesetzes lédsst sich bei
bekannter Wellenldnge der Maximalintensitidt unter der Annahme, dass der Strahler ein schwarzer Korper
sei, dessen Temperatur abschéitzen.
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Bodenbedeckung  Albedo

Schnee:

- frisch gefallen 75 - 95%
- gealtert 40 - 70%
See-Eis 30 - 40%
Wasser 7-20%
Wolken 40 - 90%
Sand 20 - 45%
Vegetation 5-25%
Beton 17-27%
Asphalt 5-10%

Tabelle 3.1: Albedo-Werte wichtiger Oberflichen. Die Albedo bezeichnet das Reflexionsvermogen eines
Materials beziiglich der einfallenden kurzwelligen solaren Strahlung

3.2.5 Albedo

Die Albedo A ist das Verhéltnis von reflektierter zu einfallender solarer, d.h. kurzwelliger, Strahlung.
Man kann die Albedo auch als Reflektivitit oder Reflektionsvermogen bezeichnen. Tabelle 3.1 fasst die
Werte der Albedo fiir einige Materialien zusammen. Die absorbierte Strahlung ist durch das (1-A)fache
der einfallenden Strahlung gegeben. Die Albedo ist also eine Grofie, die bestimmt, in welcher Weise ein
Korper (z.B. Erdoberfliche oder Wolke) in den Strahlungshaushalt der Atmosphiire eingreift.

Materialien mit ungefdhr gleicher Albedo kénnen allerdings gegeniiber der Sonneneinstrahlung unter-
schiedlich reagieren: in einer Sandwiiste erfolgt die Absorption in einer relativ diinnen Oberflichenschicht
mit schlechtem Wérmeleitungsvermogen. Die Wiiste heizt sich daher tagsiiber oberflachlich stark auf
und strahlt die aufgenommene Energie nachts relativ schnell wieder an die Atmosphére ab. Die Folge
sind starke Tag-Nacht-Variationen in der Temperatur. Im Meer erfolgt die Absorption dagegen bis in
wesentlich tiefere Schichten. Zusétzlich kann sich die Wirme durch Wellen, Wérmeleitung und Turbulenz
verteilen. Der Ozean verteilt die aufgenommene Energie also auf ein grofles Volumen, das sich dadurch
nicht so stark erwdrmt wie der Wiistenboden. Die néchtlichen Strahlungsverluste iiber die Oberflache sind
geringer — damit sind auch die Tag-Nacht-Variationen geringer und der Ozean wirkt als Warmespeicher.

Obwohl die Albedo sehr stark von der Bedeckung des Erdbodens (Art der Vegetation, Wiisten, Bebauung,
Fliachenversiegelung und -nutzung, Schnee- und Eisbedeckung) abhiingig ist, lisst sich fiir verschiedene
Bereiche der Erde zumindest ein Fldchenmittel angeben: In den mittleren Breiten sind grofie Gebiete
vegetationsbedeckt und es ergibt sich eine mittlere Albedo von 16%. Fiir die Ozeane der Tropen und
der mittleren Breiten ergibt sich eine Albedo von ca. 8%, die schneebedeckten Tundren der nordlichen
Breiten haben eine Albedo von 80%, verschneite Waldflichen dagegen nur eine von 40%.

3.2.6 (Natiirlicher) Treibhauseffekt

Die bisher behandelten Strahlungsgesetze kénnen wir an einem einfachen Beispiel anwenden, der Bestim-
mung der Effektivtemperatur der Erde. Dazu stellen wir uns die Erde als eine homogene rotierende Kugel
vor mit einer Albedo von 30% (das entspricht der beobachteten mittleren Albedo), allerdings ohne Atmo-
sphére. Die einzigen Wirmetransportprozesse sind die Absorption der einfallenden Sonnenstrahlung und
die Emission von thermischer Infrarotstrahlung. Da sich die Erde weder erwérmt noch abkiihlt, miissen
sich beide Strahlungsstrome im Mittel die Waage halten.

Die Einstrahlung ist durch die Solarkonstante Sg bestimmt. Von dieser wird ein Anteil A sofort in
den Weltraum zuriick reflektiert, ein Anteil 1 — A absorbiert. Fiir den absorbierten Strahlungsstrom
erhalten wir also (1 — A)Sg. Die gesamte absorbierte Energie ergibt sich durch Multiplikation mit der
Fliiche, iiber die dieser Strahlungsstrom einféllt. Ausfiihrlich kénnten wir hier die der Sonne zugewandte
Hemisphére der Erde nehmen und fiir jeden Breiten- und Langenbereich beriicksichtigen unter welchem
Winkel die Strahlung auftrifft und dann integrieren. Wir kénnen uns diesen Ansatz aber auch ersparen:
die Absorption erfolgt iiber eine Fliche, die der Querschnitssfliche der Erde entspricht, d.h. iiber mR3,
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Abbildung 3.6. Abschitzung der Effektivtempera-
tur der Erde aus der Strahlungsbilanz

vel. Abb. 3.6.

Die Ausstrahlung erfolgt nach dem Stefan—Boltzmann—Gesetz. Fiir den Strahlungsstrom ergibt sich dann
oT*. Da die Erde rotiert, wird dieser Strahlungsstrom sowohl auf der Tag- als auch auf der Nachtseite
emittiert, d.h. die Ausstrahlung erfolgt iiber die Oberfliiche 47 RZ der Kugel. Damit ergibt sich fiir die
Strahlungsbilanz

(1—A)SemRE = oT* 47RE . (3.29)

Auflésen nach T ergibt fiir die Effektivtemperatur

T= ~ 253 K . (3.30)

+/(1—-A)Se
o
Die so ermittelte effektive Temperatur von 253 K liegt zwar bereits in der richtigen Gréfenordnung, ist
aber verglichen mit der beobachteten mittleren Bodentemperatur von 287 K um 34°C zu niedrig und
liegt noch deutlich unterhalb des Gefrierpunktes von Wasser. Die Differenz zwischen der beobachteten
mittleren Temperatur und der hier ermittelten Effektivtemperatur ergibt sich durch den Treibhauseffekt:
die in unserem Modell vernachlissigte Atmosphiire ldfit zwar die kurzwellige solare Strahlung ohne Ab-
sorption passieren, die langwellige terrestrische Ausstrahlung dagegen wird am Wasserdampf und anderen
Spurengasen (im wesentlichen CO2) absorbiert. Dies fithrt zu einer Erwérmung der Atmosphire. Diese
strahlt dann ebenfalls langwellige Infrarotstrahlung ab, von der ein Teil in den Weltraum entweicht, ein
Teil aber auch auf den Erdboden trifft und dort zu einer weiteren Erwarmung beitragt. Diese recycelte
terrestrische Ausstrahlung ist es, die den Treibhauseffekt ausmacht. Dabei handelt es sich jedoch nicht um
den durch die anthropogenen Eintrage von Spurengasen bedingten Treibhauseffekt sondern die natiirlich
in der Atmosphére vorkommenden treibhauswirksamen Spurengase wie Wasserdampf und Kohlendioxid.

3.3 Wiederholung: Wirme und Wiarmetransport

Abschnitt werden grundlegende Konzepte zu Wéarme und Warmetransport aus der Grundvorlesung wie-
derholt, einige Formulierungen sind gegeniiber den Grundlagen so verdndert, dass sie dierekt auf die
Bedingungen der Ozeane {ibertragen werden koénnen.

3.3.1 Wirme und Wiarmemenge

Die Temperatur 7T ist ein Maf fiir die mittlere Geschwindigkeit der Molekiile eines Stoffes, die Wirme-
menge @ kann dann als die kinetische Energie der im Stoff enthaltenen Molekiile interpretiert werden.
Bei der Erhohung der Temperatur wird einem Stoff eine Wirmemenge

AQ =cmAT =coV AT =sV AT (3.31)

zugefithrt. Darin ist ¢ [J/(kg K)] die spezifische Wirmekapazitit als ein Maf fiir die Energie, die die
Molekiile bei Erhohung der Temperatur gewinnen. Die spezifische Wérmekapazitdt wird daher auch
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als Wiarmespeicherkapazitit bezeichnet. In kontinuierlichen Medien wird héufig die Warmespeicherzahl
s = co [J/(m®K)] verwendet, d.h. eine spezifische Wirmekapazitiit, die nicht auf die Masse sondern auf
das Volumen bezogen ist.

Der Wirmestrom

. dQ
Q=7 (3.32)

gibt die Anderung der Wirmemenge pro Zeit an, seine Einheit ist eine Leistung. Er steht mit dem
Strahlungsstrom q als der Leistung pro Flidche bzw. der von einer Fldcheneinheit in einer Zeiteinheit
emittierten Strahlungsenergie in Beziehung {iber

a=7. (3.33)

Die spezifische Wirmekapazitét in (3.31) ist keine Konstante sondern veréindert sich z.B. mit der Tem-
peratur. Mit ¢, wird die spezifische Warmekapazitit bei konstantem Druck bezeichnet. Fiir sie gilt

dcy ) ( P*a )
— | =-T|=— (3.34)
< op )+ oT? »
mit « als dem spezifischen Volumen, dessen Temperaturabhéngigkeit sich gemifl (2.34) beschreiben lisst.
Typische Werte der Druckabhéngigkeit von ¢, geben eine Abnahme von ca. 0.8% pro 1000 db.

Fiir die spezifische Wirme c, bei konstantem Volumen gilt

2
(g_T)p e?
co=cp+T——5 =cp—al . (3.35)
(B_)T isoth

mit e als dem Koeffizienten der Warmeausdehnung und kisotn als der Kompressibilitat bei konstanter
Temperatur. Der letzte Term ist relativ klein, so dass ¢, maximal 2% kleiner ist als ¢,. Das Verhéltnis
der spezifischen Warmekapazititen v = ¢, /c, fiir Meerwasser mit einem Salzgehalt von 34.85%o betrégt
bei 0°C 1.0004, bei 30°C 1.0207.

3.3.2 Verdunstung

Gleichung (3.31) kann nur dann angewendet werden, wenn die Materie wihrend der Temperaturinderung
im gleichen Aggregatzustand bleibt. Verdndert sich dieser (z.B. bei Verdunstung oder Kondensation), so
dndert sich die im Korper enthaltene Wirmemenge ohne dass es zu einer Anderung der Temperatur
kommt. In diesem Fall wird eine Warmemenge

Q =mcagy (3.36)

zugefiihrt, wobei cage die spezifische Warmekapazitét bei dem Wechsel eines Aggregatzustands bezeichnen
soll, d.h. die latente Schmelz- oder Verdampfungswérme, vgl. Tab. 1.2.

Die Warmemenge, die bené6tigt wird, um 1 g Seewasser zu verdunsten, variiert leicht mit der Temperatur
und dem Salzgehalt; als Faustregel kann man einen Wert von 2400 J annehmen. Im Jahresmittel verdun-
stet eine 1.2 m dicke Schicht Oberflichenwasser von den Ozeanen. Dies lésst sich in einen Energiestrom
von 100 W/m? umrechnen. Von den drei Prozessen in (3.1), die fiir eine Wirmeabfuhr verantwortlich
sind, ist die Verdunstung damit der wichtigste.

Allerdings ist die Verdunstung weder messtechnisch noch theoretisch einfach zu erfassen. Knauss (1997)
liefert dafiir eine sehr anschauliche Erkldrung. Stellen Sie sich dazu eine in Ruhe befindliche isotherme
Luftschicht {iber einem ebenfalls in Ruhe befindlichen isothermen Ozean vor. Beide Medien haben gleiche
Temperatur. In diesem Fall gibt es keine Turbulenz und aufgrund der gleichen Temperaturen von Ozean
und Atmosphére wird auch keine Konvektion angeregt. In diesem Fall ist eine verniinftige Berechnung der
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Abbildung 3.7. Abgeschitzte Verdunstungsrate iiber
dem Nordatlantik in cm/Jahr. Im Bereich des Golfstroms
liegt diese Rate ungeféhr das dreifache iiber dem globalen
Mittel. Fehler in derartigen Abschétzungen kénnen bis zu
30% betragen (Knauss, 1997)

Verdunstungsrate moglich, solange man die Temperatur des Wassers und die relative Luftfeuchte kennt.
Diese Rechnungen lieflen sich auch durch Laborexperimente verifizieren.

Im realen Ozean ist die Situation etwas anders. Der Wind fiihrt zur Bildung von Wellen an der Wassero-
berfliche und damit zu Turbulenz in der dariiber liegenden Luftschicht. Schon ab Windgeschwindigkeiten
von 5-6 m/s steilen sich die Wellen so weit auf, dass sie zu brechen beginnen und Gischt in die Luft ge-
schleudert wird. Gleichzeitig werden Luftblasen in den Wasserkorper eingebracht. Als generelle Faustregel
gilt, dass Luft bei geringer relativer Luftfeuchtigkeit aus dem bewegten Ozean wesentlich mehr Wasser-
dampf aufnehmen kann als aus dem ruhigen Ozean.?

Ein weiterer Effekt beeinflusst die Verdunstung. Meistens ist der Ozean ein oder zwei Grad wirmer
als die Atmosphére. Dadurch wird Konvektion angeregt: die direkt iiber der Wasseroberfliche liegende,
mit Feuchtigkeit stark angereicherte Luftschicht wird erwérmt, steigt auf, und wird statt dessen durch
trockenere Luft aus hoheren Schichten ersetzt. Diese kann mehr Feuchtigkeit aufnehmen und der Vorgang
wiederholt sich.

Anschaulich lassen sich diese Prozesse einfach beschreiben, ebenso wie die Abhéngigkeiten:

e die Verdunstung nimmt mit zunehmendem Temperaturunterschied (stets Wasser wirmer als At-
mosphiire) zwischen Wasser und Atmosphiire zu.

e die Verdunstung nimmt zu mit abnehmender relativer Luftfeuchtigkeit.

e die Verdunstung nimmt zu mit zunehmender Windgeschwindigkeit.

Auf Basis dieser theoretischen Uberlegungen gibt es verschiedene Ansiitze, den Transport latenter Wirme
durch die Ozeanoberfliche zu beschreiben. Dazu werden die beiden Prozesse entsprechend der oben
genannten Abhéngigkeiten parametrisiert.

Die einfachste Abschitzung fiir die transportierte Menge latenter Wérme nimmt einem linearen Zusam-
menhang an zwischen der Windgeschwindigkeit v, der Differenz der relativen Feuchtigkeiten e, der Luft
in einer gewissen Hohe (meist 10 m) oberhalb der Wasseroberfliiche und ey an der Wasseroberfléche,
und einer numerischen Konstanten c.:

Qe = Ce (ew - ea) v . (337)

Dabei wird die Turbulenz durch die Windgeschwindigkeit parametrisiert, die Konvektion geht in die
beiden unterschiedlichen relativen Luftfeuchten ein. Andere Ansétze beriicksichtigen die Windgeschwin-
digkeit v nicht explizit sondern parametrisieren sie in der Konstanten ¢, mit oder verwenden turbulnte
Austauschkoeffizienten, wie in Abschn. 6.2.3 beschrieben.

Als ein Beispiel fiir die Ergebnisse derartiger Rechnungen ist in Abb. 3.7 die iiber das Jahr gemittelte
Verdunstungsrate fiir den Nordatlantik dargestellt. An diesem Beispiel wird die grofle rdumliche Variabi-
litdt der Verdunstungsraten deutlich. Die Kombination kalter und relativ trockener Luftmassen, die vom

2Sie kénnen sich dies mit einem einfachen Argument plausibel machen: Wellen und insbesondere die Wassertrépfchen der
Gischt haben zusammen eine wesentlich groflere Oberflache als es der unbewegte Ozean hétte. Damit liegt ein wesentlich
grofere Zahl von Wassermolekiilen an der Grenzfliche zwischen Wasser und Luft. Bei geringer relativer Luftfeuchtigkeit fiihrt
die normale Brown’sche Bewegung der Molekiile dazu, dass weniger Wassermolekiile aus der Luft in den Ozean iibergehen
als umgekehrt — Verdunstung findet statt. Und im bewegten Ozean iiber eine viel grofere Fléche als im ruhigen Ozean.
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nordamerikanischen Kontinent iiber den trockenen Golfstrom geweht werden, und relativ hohen Wind-
geschwindigkeiten erzeugen die hochsten Verdunstungsraten in irgendeiner ozeanischen Region: teilweise
mehr als 1 cm pro Tag. Aus dieser Abbildung wird auch deutlich, dass die Wassertemperatur nicht der
einzige die Verdunstung bestimmende Faktor ist: iiber den warmen dquatorialen Ozeanen ist die Verdun-
stung deutlich geringer — zum einen ist die Temperaturdifferenz zur Atmosphére kleiner, zum anderen
ist die Luftfeuchtigkeit relativ hoch. Aber auch die trockenen Luftmassen der hohen Breiten fiihren nicht
zu einer hinreichend hohen Verdunstung, da hier die Temperaturen generell zu gering sind und trockene
kalte Luft keine grofien Feuchtigkeitsmengen aufnehmen kann — selbst wenn der Temperaturunterschied
zwischen Wasser und Luft grof} ist.

3.3.3 Fiithlbare Wirme

Der Transport fithlbarer Wiarme entsteht durch Warmleitung und Konvektion. Auch hier ist die Richtung
des Warmestroms eindeutig, da der Ozean, wie schon beim Transport latenter Warme erwihnt, in der
Regel wirmer ist als die Atmosphére — mit Ausnahme einiger kiistennaher Bereiche, in denen Luftmassen
noch ihre kontinentalen Eigenschaften behalten haben. Wie bei der Verdunstung trigt auch hier die
Turbulenz den Hauptanteil am Warmetransport.

Auch fiir den Transport fithlbarer Warme werden verschiedene empirische Modelle aufgestellt. Der Wirme-
strom wird dabei gréfler mit zunehmender Temperaturdifferenz zwischen Ozean und Atmosphére und mit
zunehmender Windgeschwindigkeit, da letztere als ein Indikator fiir eine Zunahme des Transports {iber
die Grenzfliche Ozean—Atmosphiire verwendet werden kann. Die einfachste formale Darstellung ist

Qh = Ch (Tw - Ta) v (338)

mit Ti, und T4 als den Temperaturen des Oberflichenwassers bzw. der direkt {iber der Wasseroberflache
liegenden Atmosphirenschicht, v als der Windgeschwindigkeit und ¢, als einer empirisch bestimmten
Konstanten. Alternativ kann auch hier mit turbulenten Austauschkoeffizienten gearbeitet werden.

Die Probleme dieser Formulierung sind &hnlich denen bei der Beschreibung des Transports latenter
Wirme. Typische Fehler liegen im Bereich von 30% bei einem sensiblen Wirmestrom von 15 W /m?.
Diese Unsicherheit machen eine Auswertung der Wirmebilanz nicht einfacher.

Der der Transport latenter Warme ebenso wie der Transport sensibler Wéarme von den gleichen Parame-
tern bestimmt werden, gibt es verschiedene Versuche, beide Transportprozesse ins Verhéltnis zu setzen.
Der Quotient Q;/Q, wird als das Bowen- Verhiltnis oder die Bowen-Zahl bezeichnet, benannt nach Bo-
wen, der diese Prozedur 1926 erstmals vorschlug. Jiingere Beobachtungen lassen jedoch vermuten, dass
die beiden Prozesse nicht so einfach skalieren, dass eine derartige Verhéltnisbildung sinnvoll ist.

3.3.4 See-Eis und Formation der Halokline

Die bisher beschriebene Bilanzgleichung ist fiir die freien Wasserflachen der Ozeane sinnvoll. Zu jeder Zeit
sind jedoch 6 bis 8% der Wasserfliche mit Eis bedeckt. Fiir diese Bereiche gilt eine andere Energiebilanz.

e die Eisbedeckung verhindert, dass einfallende solare Strahlungsenergie bis auf die Wasseroberfléiche
gelangt. Stattdessen wird aufgrund der hohen Albedo von 30 bis 40% (bei frisch gefallenem Schnee
sogar 95%) ein grofer Teil der auftreffenden Energie reflektiert.

e die nicht reflektierte einfallende Strahlung wird innerhalb weniger mm vom Eis absorbiert.

e aufgrund der festen Eisoberfliche tréagt der Wind und damit die turbulente Bewegung nicht zum
Austausch bei.

Der einzige Transportprozess von einfallender Strahlung ist die Wérmeleitung durch das Eis. Da das Eis
jedoch kélter ist als das darunter liegende Wasser, ist dieser Wéarmestrom vom Wasser in das Eis gerichtet
— die Energie der einfallenden solaren Strahlung dagegen wird nicht vom Eis in den Ozean transportiert.

In Bereichen mit dauerhafter Eisbedeckung gibt es also nur einen Wérmstrom vom Ozean in das Eis und
von dort an die Atmosphére: der Ozean ist eine Wirmequelle. Die Wiarme, die wihrend des Sommers
absorbiert wird, taut die Oberfliche des Eises an, d.h. die Eisdecke wird verdiinnt, es kommt jedoch nicht
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zu einer Warmezufuhr an den Ozean. Nur an den Réndern des Eisschildes schmilzt dieser, so dass dem
Ozean mit dem Schmelzwasser und durch Vergroflerung der freien Fliche Warme zugefiihrt wird.

Wiéhrend des Winters ist die Menge der einfallenden solaren Strahlung sehr gering; in hohen Breiten ist
sie zumindest iiber dem arktischen Ozean Null. Allerdings sind diese Regionen auch nicht vollstindig
mit Eis bedeckt: Wind und Stromungen bewirken in einigen Bereichen dichte Packungen von Eis, die
zu hohen Riicken aufgepresst werden konnen. Dabei entstehen an anderen Stellen jedoch auch eisfreie
Wasserflidchen, in denen die oben beschriebenen Wirmetransportprozesse (mit Ausnahme der verschwin-
denden einfallenden solaren Strahlung) stattfinden konnen. In diesen Bereichen kann der Wirmestrom
bis zu 250 W/m? betragen; aus Satellitenbeobachtungen lésst sich die eisfreie Wasserfléiche zu 5 bis 15%
im Winter abschétzen. Im Sommer ist sie ungefihr doppelt so grof3. Diesen eisfreien Bereichen wird eine
grofle Bedeutung fiir die Warmebilanz der Ozeane in hohen Breiten zugeschrieben.

Die Variation in der Dicke der Eisschicht kann in Analogie zur Ausbildung und Dissipation der Thermo-
kline im freien Ozean betrachtet werden: im Winter, wenn der Warmeverlust von der Oberfliche grof3
ist, wird die Schicht dicker. Im Sommer dagegen wird die iiberschiissige einfallende solare Strahlung zum
Schmelzen des Eises verwendet. An den Réndern des Eisfeldes schmilzt dieses vollstédndig, in den pola-
reren Bereichen reduziert sich seine Stédrke durch Schmelzen und Verdunstung. Neues Eis im zentralen
arktischen Ozean wichst um ca. 1.5 m wihrend des ersten Jahres und anschlieBend um 0.2 m/Jahr.
Diesem kontinuierlichen Wachstum ist eine jahrliche Oszillation iiberlagert.

3.4 Strahlungsbilanz

Bevor wir versuchen, eine vollstiandige Energiebilanz der Ozeane aufzustellen, beginnen wir mit der glo-
balen Strahlungsbilanz, da der Warmetransport durch Strahlung den Hauptteil des Wirmetransports
ausmacht.

Fiir die lokale Strahlungsbilanz sind zwei Faktoren von Bedeutung:

e die lokale Albedo, die auf Grund der Arktischen und Antarktischen Eisflichen in hohe Breiten ihre
Maximalwerte annimmt.
e der (breitenabhingige) solare Zenithwinkel.

Beide Effekte zusammen fithren zu einer starken Absorption solarer Strahlung in niedrigen Breiten, da
dort der Zenithwinkel grofl ist (die Sonne steht zumindest Mittags nahezu senkrecht am Himmel) und
gleichzeitig die Albedo klein ist, d.h. der grofite Teil der auftreffenden solaren Einstrahlung wird auch
absorbiert.
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Die breitenabhéngige Albedo ist in Abb. 3.8 dargestellt (unterer Teil), zusammen mit der breitenabhéingi-
gen Strahlungsbilanz der Erde (oberer Teil). In der Strahlungsbilanz fillt auf, dass die hohen Breiten mehr
Strahlung abgeben als sie von der Sonne aufnehmen (positive Strahlungsbilanz), wihrend in der Nihe des
Aquators mehr Strahlung absorbiert als emittiert wird (negative Strahlungsbilanz). Die Tatsache, dass
die hohen Breiten weniger Strahlung absorbieren als emittieren, ist ein Hinweis darauf, dass es einen Me-
chanismus geben muss, der Energie von niedrigen zu hohen Breiten transportiert. Dabei handelt es sich
um die globale Zirkulation. Im Breitenmittel ist die Strahlungsbilanz ausgewogen, d.h. es wird genauso
viel Energie emittiert wie absorbiert.

Vom Weltraum aus gesehen lisst sich eine mittlere planetare Albedo definieren als die Menge der einfal-
lenden Sonnenstrahlung, die sofort wieder in den Weltraum zuriick reflektiert wird. Dieser Wert betrégt
ca. 30% (Moller, 1973). Der Wert setzt sich zusammen aus der an Wolkenoberflichen reflektierten Strah-
lung (24% der einfallenden Strahlung) und der an Molekiilen der Atmosphére und am Boden reflektierten
Strahlung (6% der einfallenden Strahlung), vgl. Abbildung 4.3. Die restlichen 70% der einfallenden kurz-
welligen Strahlung werden in der Atmosphiire und in Wolken absorbiert (23%), von Wolken in Richtung
auf den Erdboden gestreut und dort absorbiert (22%) oder treffen direkt auf den Erdboden auf und
werden absorbiert (25%).

Auf den Erdboden trifft jedoch nicht nur die direkte Sonnenstrahlung I,, sondern auch ein Teil der diffusen
Himmelsstrahlung D (der andere Teil wird in den Weltraum abgestrahlt). Beide zusammen werden als
die Globalstrahlung G bezeichnet:

G=1,sin0+D. (3.39)

Die Globalstrahlung schwankt mit Breite, Jahres- und Tageszeit. Fiir klimatologische Betrachtungen,
insbesondere im Bezug auf die Breitenabhéngigkeit, wird in der Regel die Globalstrahlung anstelle der
direkt einfallenden Sonnenstrahlung verwendet (vgl. z.B. Weischet (1983)). Von der auf die Erde fallenden

Abbildung 3.10. Globalstrahlung: Bei bedecktem Him-
mel entsteht {iber einer ausgedehnten Schneefléche eine wie-
derholte Reflektion zwischen der Wolkenunterseite und der
Schneefliche, die beide eine hohe Albedo haben. Die Strah-
lung wird dadurch diffus und ihre Intensitéit ist hoher als
iiber einer nicht schneebedeckten Fliche (Liljequist and Ce-
hak, 1984)

?
SN RN \f /’\\\\{/ 2\ Schneeoberflache
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Strahlung wird nur der Teil (1-A4) absorbiert, d.h. fiir die absorbierte Globalstrahlung gilt:
Guws=(1—-A)G=(1—-A4)Ipsind+ D). (3.40)

Bei bedecktem Himmel ist die Globalstrahlung aufgrund der hohen Albedo der Wolken (ca. 75%) we-
sentlich geringer als bei wolkenlosem Himmel. Uber einem weitraumig verschneiten Gebiet (hohe Albedo)
lasst sich die Globalstrahlung durch Mehrfachreflektion zwischen den Wolken und der Schneeoberfliche
erhohen, vgl. Abb. 3.10.

3.5 Energiebilanz: Atmosphire =
Da die Erde in hohen Breiten eine positive Strahlungsbilanz hat, in niedrigen jedoch eine negative, muss es .
meridionale Energietransportmechanismen geben, die fiir einen Ausgleich sorgen. Um diesen Mechanismen

auf die Spur zu kommen, miissen wir uns etwas genauer mit der Energiebilanz der Atmosphére und der
Ozeane auseinander setzen.

Das deutlichste Zeichen des meridionalen Energietransports ist der bereits erwihnte Gradient in der
Strahlungsbilanz zwischen Aquator und Pol; die treibende Kraft ist der Gradient in der einfallenden
Sonnenstrahlung, vgl. Abb. 3.8. Der meridionale Energietransport wird im wesentlichen durch die At-
mosphire bewirkt, die Ozeane tragen ca. 30-40% zu diesem Energietransport bei — wobei ein Teil der
ozeanischen Stromungen, insbesondere die Oberflichenstromungen, ihrerseits wieder durch die Atmo-
sphérische Bewegung beeinflusst sind.

3.5.1 Energiebilanz der Atmosphire

Hinweise zu den Moglichkeiten des Wérme- bzw. Energietransports bekommen wir, wenn wir uns die
Energiebilanz in der Atmosphire etwas genauer ansehen, vgl. Abb. 3.11. Die einfallende solare Strahlung
wird reflektiert, gestreut und absorbiert. Der in der Atmosphére und am Erdboden absorbierte Anteil der
einfallenden kurzwelligen Strahlung fithrt zur Erwédrmung. Diese Wérme wird, dhnlich wie wir es bereits
bei den Ozeanen am Anfang des Kapitels diskutiert haben, im Wesentlichen iiber drei Mechanismen
abtransportiert:

e Emission langwelliger Strahlung: gemifi Wien’schem Verschiebungsgesetz (3.28) sind die Tempera-
turen so gering, dass das Maximum im Infraroten Bereich liegt. Daher sind die Planck’schen Kurven
der beiden nahezu schwarzen Strahler Sonne und Erde soweit gegeneinander verschoben, dass die
kurzwellige Strahlung der Sonne die Erdatmosphére ohne nennenswerte Absorption passieren kann,
die langwellige Strahlung der Erde dagegen nahezu vollstéindig in der Atmosphiire absorbiert wird,
vgl. Abb. 3.12. Diese Absorption und Re-Emission im thermischen Infraror ist fiir den Treibhausef-
fekt verantwortlich. Dieser ist in Abb. 3.11 durch die 323 W/m? bezeichnet, betrigt also ungefihr
25% des durch die Solarkonstante gegebenen Strahlungsstroms. Emission langwelliger Strahlung
tragt die Hauptlast am Wérmetransport vom Erdboden in die Atmosphire und ist der einzige
Mechanismus, der einen Energietransport in den Weltraum bewirkt.
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e Transport fithlbarer Warme,

mosphiére fiir ausgewéhlte Spurengase (Peixe-
to and Oort, 1982)

d.h. Konvektion. Die Bewegung wirmerer Luftpakete gegen einen

Temperaturgradienten und die Mitfithrung wéarmerer Luftpakete mit dem Wind fithren zu effizien-
tem Warmetransport. Die molekulare Warmeleitung, d.h. der Energietransport durch direkte Stofe
benachbarter Molekiile ist in der Luft, ebenso wie im Ozean, viel langsamer als der Transport durch
Konvektion und kann daher vernachlassigt werden.

e Transport latenter Warme: Konvektion fiihrt zu einem fiithlbaren Warmetransport, der Transport
latenter Wéarme erfolgt ebenfalls mit den bewegten Luftmassen, ist jedoch nicht fithlbar. Latente
Waérme ist die im Wasserdampf gespeicherte Wéarme: bei der Verdunstung wird muss dem Wasser
Energie zugefiihrt, die bei seiner Kondensation in hoheren (und damit kilteren®) Atmosphéiren-

schichten wieder frei wird.

Die Bedeutung des Transports latenter Wérme ldsst sich mit Hilfe von Abb. 3.13 veranschaulichen.
Dort sind die Wasserreservoirs und die Fliisse zwischen diesen angegeben: die Verdunstung vom Land

3Der vertikale Temperaturgradient in

der unteren Atmosphire betriigt fiir trockene Luft 10 K/km, fiir feuchte Luft

6.5 K/km. Letzterer ist kleiner, da der Atmosphére bei der Kondensation des Wasserdampfs dessen Kondensationswirme

zugefiithrt wird.

Atmosphare 16 ‘

[ A W |
2.2Sv 1228
1358

Abbildung 3.13. Verdunstung und Niederschlag. Angegeben sind die
Grofen der Wasser(dampf)reservoirs in 10° km?® sowie die Fliisse zwischen
ihnen (1 SV = 10° m?®/s). Basierend auf den Werten in Baumgartner and
Reichel (1975)
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Abbildung 3.14. Wassertrog als Modellexperiment fiir die
grofraumige Strémung zwischen Aquator (geheizten Rand)
und Pol (gekiihlte Mitte) (Luchner, 1994)

Draufsicht

in die Atmosphére ist geringer als der Niederschlag aus der Atmosphire auf das Land, die Differenz
flieft iiber die Fliisse in die Ozeane ab. Diese Differenz zeigt sich auch wieder in der gréfleren Ver-
dunstung aus den Ozeanen verglichen mit der Wasserzufuhr durch Niederschldge. Die unterschiedlichen
Verdunstungs/Niederschlagsmuster geben einen Hinweis auf den Transport des Wasserdampfes bzw. der
Wassertropfchen in den Wolken in der Atmosphére. Dieser Transport ist auch wirklich mit einem Ener-
gietransport verbunden: die Energie wird iiber den Ozeanen zur Verdunstung des Wassers zugefiihrt. Der
grofite Teil dieser Energie wird erst dann wieder frei, wenn beim Aufgleiten der wasserdampfhaltigen Luft
auf ein Hindernis (Kontinent) die Kondensation einsetzt.

3.5.2 Windsysteme und globale Zirkulation

Der Strahlungstransport ist fiir die Energiebilanz innerhalb einer Luftsdule mafigeblich, da die grofien
Energiestrome mit der langwelligen terrestrischen Ausstrahlung gekoppelt sind. Fiir den meridionalen
Transport von Energie vom Aquator zu den Polen dagegen ist der Transport fiithlbarer und latenter
Wiérme entscheidend, d.h. die grofirdumige atmosphérische Zirkulation.

Das Temperaturgefille zwischen dem Aquator und den Polen ist der Motor der grofskaligen atmosphiiri-
schen oder globalen Zirkulation. Dass ein derartiger Temperaturgradient eine Strémung antreiben kann,
konnen wir uns in einem einfachen Modellexperiment klarmachen. Abbildung 3.14 zeigt dazu einen Was-
sertrog, der an der AuBenseite (entspricht dem Aqautor) geheizt wird, in der Mitte (Pole) jedoch gekiihlt
wird. Dann bildet sich eine Konvektionsstrémung aus: An den warmen Réndern (Aquator) ist die Luft
leicht und steigt auf. Am Boden entsteht daher ein geringerer, in der Hohe ein hoherer Druck als weiter
innen im Gefé8 (bei niedrigeren Breiten). In Bodennéhe stromt daher Wasser in Richtung auf den Rand
(Aquator) zu, in der Hohe dagegen vom Rand in Richtung auf die Mitte (Pol). Am Pol kiihlt dieses
Wasser ab, wird schwerer und sinkt auf den Boden des Gefiiles, wo es in Richtung Aquator stromt. Auf
diese Weise bildet sich eine einfache Konvektionszelle aus, die fiir einen Wérmetransport Aquator-Pol
sorgt. Derartige Zellen werden Hadley-Zellen genannt, da ihre Existenz erstmals 1735 von Hadley fiir die
Erdatmosphére postuliert wurde. Nach Hadleys Vorschlag sollte es auf der Erde zwei derartige Zellen
geben, jeweils eine auf der Nord- und auf der Siidhalbkugel.

Nehmen wir die im Zusammenhang mit Abb. 3.14 hergeleitet Konvektionszelle und damit auch Hadley’s
Vorschlag ernst, so sollten wir am Boden eine stete Nord-Siid-Strémung beobachten: der Wind wiirde aus
nordlicher Richtung wehen, vgl. linker Teil von Abb. 3.15. Diese Windrichtung wiirde aber, zumindest fiir
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unsere Breiten, unserer Erfahrung vollkommen widersprechen. Fiir Norddeutschland kommt der Wind
vorherrschend aus westlicher Richtung, manchmal auch aus 6stlicher Richtung. Damit wére die Stréomung
eher als breitenkreisparallel zu bezeichnen und nicht, wie eine Pol-Aquator-Strémung, senkrecht zu den
Breitenkreisen ausgerichtet.

Unser einfaches Modell beruht allerdings auch auf einigen (stillschweigenden) Annahmen, die von der
Natur nicht erfiillt werden. Wir haben bisher nicht beriicksichtigt, dass (a) die Erde rotiert, d.h. auf
ein bewegtes Luftpaket wirkt die Coriolis-Kraft, (b) die Erde keine glatte Kugel ist sondern eine typi-
sche Verteilung von See- und Landmassen aufweist, und (c) eine Strémung nicht zwingend laminar sein
muss (d.h. glatt, eben, entspricht z.B. der Bewegung eines Wassertropfens auf einer Scheibe oder einer
Wandtafel), sondern dazu tendiert, turbulent zu werden (Wildbach; Wirbelbildung und Ablésung).

Arbeiten wir diese Effekte der Reihe nach ab. Die mit der Rotation der Erde verbundene Coriolis-Kraft
bewirkt, dass sich keine meridionale (d.h. lingenkreisparallele) Strémung ausrichten kann. Da sich die
Erde unter der Konvektionszelle wegdreht, wiirde sofort eine scheinbare Ablenkung entstehen, der Wind
am Boden wiirde daher nicht aus nordlicher sondern aus nordostlicher Richtung wehen.

Wahrscheinlich alle drei Effekte zusammen bewirken eine Aufspaltung der Hadley-Zelle, so dass sich pro
Hemisphiire drei Zellen ergeben (Abb. 3.15, rechts). Die Zellen in der Néhe des Aquators und an den
Polen verhalten sich wie Hadley-Zellen (Aufsteigen in niedrigen Breiten, Absinken bei hoheren Breiten),
die mittlere Zelle jedoch zeigt einen, allerdings schwécheren, Konvektionsstrom in die Gegenrichtung. An
den Grenzen der Zellen bilden sich Fronten (Polarfront, Subtropenfront) und in der Héhe Strahlstrime,
sogenannte Jets, aus. Diese Jets sind fiir das Wettergeschehen von Bedeutung, da sie gleichsam ein
Leitsystem fiir die wandernden Tiefdruckgebiete darstellen. Diese Fronten und die damit verbundenen
Jets tendieren dazu, sich stindig mal polwérts mal dquatorwérts auszubeulen (Rossby- Wellen). Dabei
kann es zu VorstéBen tropischer Warmluft polwiirts oder zu Kaltlufteinbriichen in Richtung Aquator
kommen. Diese Ausbeulungen kénnen sich abschniiren und zur Ausbildung wandernder Druckgebilde
fithren. Das Ausbeulen der Fronten ist dadurch bedingt, dass die Windgeschwindigkeiten der Jets so
hoch sind (ca. 300 km/h), dass die Strémung turbulent ist. Dadurch kommt es zur Bildung von Wirbeln,
die sich ablosen kénnen. Ein dhnliches Phénomen wird auch beim Golfstrom beobachtet.

Die Ausbildung von Rossby-Wellen lédsst sich auch im Modell erzeugen. Dazu ersetzen wir das ruhende
System aus Abb. 3.14 durch ein rotierendes System, vgl. 3.16. In diesem Fall bildet sich nicht eine
Konvektionszelle zwischen dem warmen und dem kalten Rand aus sondern die Konvektionszelle wird
aufgebrochen in zwei Systeme von Konvektionszellen, je eins am warmen und am kalten Rand, sowie als
Trennung zwischen diesen beiden eine Rossby-Welle. Dieses relativ einfache Modell erlaubt es also, die
wesentlichen Merkmale der globalen atmosphérischen Zirkulation zu reproduzieren.

Modifikationen am Temperaturgradienten zwischen Aquator und Pol (z.B. durch das Verdindern der
Albedo der Pole durch Abschmelzen der Eisflichen oder durch eine allgemeine Erwérmung/Abkiihlung
der Erde, die in der Regel zu stiirkeren Temperaturinderungen an den Polen als am Aquator fithrt) wiirden
daher sowohl die grofrdumige Zirkulation verdndern, als auch iiber die Entstehung und Wanderung der
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Abbildung 3.16. Rossby-Wellen im Modelltrog: der Was-
sertrog rotiert und es stellt sich ein anderer Stromungstyp
ein (Luchner, 1994)

Druckgebilde das Wettergeschehen.

Abbildung 3.17 zeigt einen Querschnitt durch die Meridionalzirkulation zusammen mit der jahreszeit-
lichen Verlagerung der Zirkulationsglieder und der damit verbundenen Niederschlagsregime. Als erstes
fallt an diesem Schnitt auf, wie unterschiedlich die Konvektionszellen ausgebildet sind: die &quatornahe
Hadley-Zelle ist gleichsam ein Lehrbuchbeispiel fiir eine Konvektionszone: gut ausgebildet und in sich
relativ geschlossen. Die mittlere Zelle (Ferrel-Zelle) dagegen ist nur als ein relativ schwacher Wirbel an-
gedeutet. Die polare Hadley-Zelle ist deutlicher, allerdings kann man erkennen, dass sie nicht geschlossen
ist, sondern ein Austausch mit der dquatorialen Hadley-Zelle besteht.

Die Bedeutung der grofiskaligen Zirkulation fiir das Klima in bestimmten Landstrichen ldsst sich am
besten an den beiden dquatorialen Hadley-Zellen veranschaulichen. Am Aquator steigt die Luft auf (in-
nertropische Konvergenzzone ITC), beim Aufsteigen kondensiert der Wasserdampf und regnet aus, es
ensteht das typische tropische Klima: heiss aufgrund der hohen Sonneneinstrahlung und nass aufgrund
der groflen Regenmengen. Die Luft, die innerhalb der tropischen Konvergenzzone aufgestiegen ist, ist am
oberen Rand der Hadley-Zelle sehr trocken. Sie wandert dann vom Aquator weg und sinkt bei ungefihr
30° nordlicher bzw. siidlicher Breite ab. Dabei erwérmt sich die Luft, so dass in diesen Bereichen hei-
Be, aber extrem trockene Luft zugefiihrt wird (in grofilerem Mafistab der gleiche Effekt wie beim Fohn).
Die Wiistengiirtel der Erde lassen sich auf diese Weise verstehen. Je nach Jahreszeit verschiebt sich die
dquatoriale Hadleyzelle etwas. Dies erklért sich aus der Neigung der Erdachse: das Maximum der solaren
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Einstrahlung liegt im Nordsommer nérdlich, im Nordwinter siidlich des Aquators. Entsprechend wandert
die ITC im Nodsommer etwas in nordlicher Richtung, es gibt daher in niedrigen Breiten (ca. 15°N) Berei-
che, die im Sommer durch Regen bestimmt sind, im Winter aber trocken sind. Entsprechend verschiebt
sich auch der nérdliche Rand der Hadley-Zelle zu hoheren Breiten, d.h. es entstehen bei ca. 35°N Giirtel,
in denen es im Winter regnet, im Sommer dagegen sehr trocken ist.

3.6 Energiebilanz der Ozeane

Die physikalischen Grundlagen fiir den polwérts gerichteten Warmetransport durch die Ozeane sind die
gleichen wie in der Atmosphére: der Temperaturgradient zwischen Aquator und Pol ist der Motor jeden
Stromungssystems.

Der Wéarmetransport der Ozeane durch Stromungen ist jedoch wesentlich komplexer als in der Atmo-
sphire, da die Kontinente die Ausbildung freier Stromungssysteme verhindern. Neben der bereits in der
Atmosphiire als wichtig identifizierten Coriolis-Kraft miissen wir bei einer Beschreibung der ozeanischen
Zirkulationsmuster auch die durch die Kontinente gegeneben Randbedingungen beriicksichtigen. Formal
erfolgt hier die Beschreibung hauptséchlich durch Beriicksichtigung der Reibungskrifte. Wir konnen je-
doch eine wichtige Information aus der Atmosphére direkt iibernehmen: dort haben wir gelernt, dass
Zirkulationssysteme drei-dimensional sind, d.h. es entstehen nicht nur die horizontalen (und zumindest
am Boden leicht beobachtbaren Windsysteme), sondern durch die Ausbildung der Konvektionszellen gibt
es auch stets Bereiche, in denen ein vertikaler Transport stattfindet. In den Ozeanen ist die Zirkulation
selbstverstéindlich auch dre-dimensional, allerdings sind die fiir ein Aufquellen oder Absinken von Was-
sermassen verantwortlichen Krifte komplexer. Insbesondere an den Westkiisten der Kontinente spielen
hier auch vom Wind getriebene Stromungen eine entscheidende Rolle. Um diese einzelnen Aspekte des
Energietransports besser wiirdigen zu kénnen, miissen wir uns in Kap. 4 zunéchst einige Grundlagen
der Hydrodynamik erarbeiten, insbesondere die Bewegungsgleichung, und kénnen dann in Kap. 5 auf die
Stromungssysteme eingehen.

Empfohlene Literatur

Als Literatur kann jedes Buch zur Atmosphirenphysik oder zur Ozenaographie verwendet werden, z.B.
Dietrich et al. (1975), Griadel und Crutzen (1984), Houghton (1986), Knauss (1997), Peixeto and Oort
(1982) oder Roedel (1994).

Aufgaben

Verstiandnisfragen
1. Welche Warmetransportprozesse miissen in der Warmebilanz des Ozeans beriicksichtigt werden?
2. Erlautern Sie den Unterschied zwischen latenter und fithlbarer Wérme.
3. Geben Sie eine Definition der Solarkonstante.

4. Erlautern Sie den Zusammenhang zwischen dem Planck’schen Strahlungsgesetz und dem Stefan—
Boltzmann-Gesetz.

5. Erldutern Sie den Zusammenhang zwischen dem Planck’schen Strahlungsgesetz und dem Wien’schen
Verschiebungsgesetz.

6. Geben Sie eine grobe Verteilung der von der Sonne emittierten Energie der elektromagnetischen
Strahlung auf verschiedene Frequenzbereiche.

7. Das Stefan—Boltzmann-Gesetz ist streng nur fiir einen schwarzen Korper giiltig. Wie kann man sich
bei anderen Korpern behelfen?
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8.
9.
10.
11.

12.

13.

14.

15.
16.

17.
18.
19.
20.
21.
22.

23.

24.

25.
26.
27.
28.

29.

Welche Bedeutung hat die Effektivtemperatur?
Steht die Effektivtemperatur in einer systematischen Beziehung zur realen Temperatur des Kérpers?
Was versteht man unter Albedo?

Warum ist die aus einer einfachen Strahlungsbilanz ermittelte Effektivtemperatur der Erde niedriger
als die beobachtete mittlere Bodentemperatur?

Was verstehen Sie unter dem Treibhauseffekt?

Warum unterscheidet man zwischen einem natiirlichen und einem anthropogenen Treibhauseffekt.
Welcher der beiden hat den groferen Einfluss?

Warum ist die Verdunstung und der damit verbundene Wirmetransport iiber den Ozeanen nicht
im Laborexperiment zu simulieren?

Von welchen Parametern héingt die Verdunstung iiber den Ozeanen ab?

Geben Sie eine einfache Parametrisierung fiir den Transport latenter Wérme iiber dem Ozean.
Begriinden Sie die Abhéingigkeiten.

Von welchen Parametern héngt der Transport fithlbarer Warme ab?

Geben Sie eine einfache Parametrisierung fiir den Transport fithlbarer Wirme.
Wie beeinflusst Eisbedeckung den Warmetransport und damit due Warmebilanz?
Skizzieren Sie die Warmestrome durch eine mit Meereis bedeckte Ozeanflache.
Diskutieren Sie die Breitenabhéngigkeit der globalen Strahlungsbilanz.

Welche relativen Anteile haben Ozeane und Atmsophéire am polwértigen Warmetransport? Dis-
kutieren Sie Gemeinsamkeiten und Unterschiede der beiden Transportmedien (natiirlich nur im
Hinblick auf den Wérmetransport).

Stellen Sie eine Energiebilanz von Erdboden/Meeresoberfliche und Atmosphére auf (schematische
Darstellung der verschiedenen Warmefliisse, keine Zahlen erforderlich aber vielleicht Hinweise, wel-
che Fliisse sich die Waage halten miissen).

Warum kann der Treibhauseffekt funktionieren: die solare Strahlung kommt praktisch ungehindert
durch die Atmosphére, dan miisste die terrestrische Ausstrahlung doch ebenfalls durchkommen.

Warum ist der vertikale Temperaturgradient fiir trockene Luft grofler als fiir feuchte?
Was ist eine Headley-Zelle?
Was fiir ein atmosphftisches Zirkulationsmuster wiirde sich bei einer ruhenden Erde ergeben?

Erldutern Sie die globale atmosphirische Zirkulation, insbesondere im Hinblick auf Zellen und
typische Windsysteme am Boden.

Warum konnen die Ozeane nicht das globale atmosphiéirische Zirkulationssystem ausbilden? Welche
Gemeinsamkeiten zwischen den Zirkulationssystemen finden sich dennoch?
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Rechenaufgaben

1.

Berechnen Sie, unter der Annahme einer mittleren Solarkonstante von 200 W/m? die Erwirmung
einer 10 m dicken Schicht von Ozenawasser innerhalb eines Monats.

. Die Oberfldche eines 20°C und eines 4°C warmen Ozeans strahlen (jeweils als schwarze Korper) in

das Weltall ab. Nehmen Sie an, dass keine weitere Wérmezufuhr oder -abfuhr erfolgt. Wie stark
dndert sich die Temperatur einer 1 m dicken Ozeanschicht wéhrend einer Stunde/eines Tages/einer
Woche/eines Monats?

Wie lange benétigen Sie, um bei einer mittleren Solarkonstante von 200 W/m? eine 2 cm dicke
Schicht Ozeanwasser zu verdunsten? (keine weiteren Wirmequellen, keine Strahlungsverluste)

Zum vertieften Nachdenken

1.

Das Wasser (insgesamt 250 1) in einem Solarkollektor hat im Laufe des Tages eine Temperatur von
70°C angenommen. Entwickeln Sie ein Modell, um die Abkiihlung des Wassers im Laufe der Nacht
zu bestimmen, unter den Annahmen, dass das Wasser als schwarzer Korper strahlt und dass der
einzige Warmetransport die Ausstrahlung ist.

. Entwickeln Sie ein einfaches numerisches Modell, um den Tagesgang der Temperatur in einer 1 m

dicken Ozeanschicht zu bestimmen, wenn die einzigen Wérmetransportprozesse Ein- und Ausstrah-
lung sind.

Skizzieren Sie ein einfaches Modell (Flussdiagramm?) zur Berechnung zeitlichen Entwicklung der
Ozeantemperatur.

Abschitzungen

1.

Machen Sie eine ganz einfache Abschitzung der mittleren (rdumlich und zeitlich gemittelt) einfal-
lenden solaren Strahlung. (Solarkonstante 1360 W/m?)

Geben Sie eine einfache Abschitzung der Effektivtemperatur der Erde.

Vollziehen Sie das Statement, dass die mittlere jahrliche Verdunstung einer 1.2 m méchtigen Ozean-
schicht einem Energiestrom von ungefihr 100 W/m? entspricht, durch eine einfache Abschitzung
nach. (Verdunstungswirme 2400 kJ/kg)



Kapitel 4
Hydrodynamik

In diesem Kapitel sollen einige Gundlagen der Hydrodynamik wiederholt werden. Dazu zéhlen insbe-
sondere die Bewegungsgleichung (Navier-Stokes) in ihren verschiedenen Darstellungsformen sowie die
Bernoulli-Gleichung, die die Energierhaltung in kontinuierlichen Medien beschreibt. Dieser Satz von
Grundgleichungen bildet zusammen mit der Kontinuitétsgleichung eine Art Glaubensbekenntnis: sie sind
zwar nicht ausreichend, um alle Phénomene in einem Ozean zu beschreiben, aber egal wie komplex das
Phéanomen und wie kompliziert unsere Beschreibung desselben — letztere darf nicht im Widerspruch zu
den Grundgleichungen stehen. Wir werden auch die komponentenweise Darstellung der Bewegungsglei-
chung und die Skalenanalyse zur Identifikation der wichtigsten Terme der Bewegungsgleichung kennen
lernen.

4.1 Bewegungsgleichung

Die Bewegungsgleichung in einem kontinuierlichen Medium, auch als Impulsbilanz bezeichnet, basiert,
wie alle Bewegungsgleichungen, auf dem zweiten Newton’schen Axiom

dp
F=m—. 4.1
me (4.1)

Die Anderung des Bewegungszustandes (Impulses) ergibt sich aus den auf das Teilchen wirkenden Kriiften.

Da wir bei der Beschreibung von kontinuierlichen Medien Volumenelemente statt Massen betrachten,
bietet sich der Ubergang auf Dichten an. Dazu teilen wir (4.1) durch das Volumen V und erhalten

_,

=0y (4.2)

mit f = F/V als der Kraftdichte, d.h. der auf ein Volumenelement bezogenen Kraft.

In diese Bewegungsgleichung sind jetzt auf der linken Seite die relevanten Kréfte bzw. Kraftdichten
einzusetzen. Davon gibt es, je nach betrachtetem System, verschiedene, so dass in ganzer Zoo von Be-
wegungsgleichungen entsteht. Wir werden hier zuerst alle fiir geophysikalische kontinuierliche Systeme
relevanten Krifte zusammenfassen und am Ende des Abschnitts einen Bezug zu den hiufig zitierten
Gleichungen herstellen.

4.1.1 Druckgradientenkraft

Die Druckgradientenkraft haben wir bei der Herleitung der hydrostatischen Grundgleichung (2.5) bereits
auf einer makroskopischen Basis kennen gelernt, auch wenn wir sie dort nicht explizit benannt haben.

Zur formalen Herleitung eines Ausdrucks fiir die Druckgradientenkraft wenden wir uns einer mikrosko-
pischen Betrachtungsweise zu. Bereiche eines Gases mit unterschiedlichen Driicken p iiben eine Kraft
auf die Gasbestandteile aus: diese bewegen sich von Bereichen hohen Druckes in solche mit niedrigem

63
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Druck. Diese Kraft ist proportional dem Druckgradienten —Vp und wird daher als Druckgradientenkraft
bezeichnet.

Druck ist eine Folge der thermischen Bewegung der Gasbestandteile, im folgenden kurz als Teilchen
bezeichnet. Die Druckgradientenkraft fithrt durch die Teilchenbewegung zu einem Transport von Im-
puls in ein Volumenelement hinein oder aus ihm heraus. Betrachten wir dazu ein Volumenelement
V0|e, = Az Ay Az and der Stelle z,, vgl. Abb. 4.1. Betrachten wir nur die Bewegung entlang der z-
Achse. Dann gelangen Teilchen nur durch die Flichen A und B in das Volumen bzw. aus ihm heraus.
Wiéhrend eines Zeitintervalls bewegen sich An = An, v, Ay Az Teilchen mit der Geschwindigkeit v,
durch A hindurch in positive z-Richtung. Dabei ist n, = [ [ f(vg, vy, v.) dvy dv. die Teilchenzahldichte
von Teilchen der Geschwindigkeit v, und f die Verteilungsfunktion der Teilchen, z.B. die Maxwell’sche
Geschwindigkeitsverteilung.
Jedes Teilchen trigt einen Impuls muv,. Der Gesamtimpuls P;{, der durch die Fliche A in positive z-
Richtung transportiert wird, ist dann

P =%An, mvi AyAz = Ay Az [3m(v2)n] vo—An (4.3)
Dabei wurde die Summe iiber An, ersetzt durch den Mittelwert (v2) der Verteilungsfunktion multipli-
ziert mit der Teilchenzahldichte n. Der Faktor % deutet dabei an, dass nur die Hilfte der Teilchen im
benachbarten Volumenelement bei V|, _a, an der Stelle x, — Az eine Geschwindigkeit in die positive
x-Richtung haben und damit Impuls durch die Fliche A in das Volumen V|, transportieren kénnen.
Allerdings gibt es auch Teilchen innerhalb V|, die eine Geschwindigkeit in positiver a-Richtung haben
und daher Impuls durch die Fléche B aus dem Volumen heraus tragen. Diese bewirken einen Impulstrans-
port

Pg = Ay Az [%m(v%nh ) (4.4)

€T N
Der Gesamtgewinn an positivem z-Impuls im Volumenelement V. ist daher

on(v3)
ox

1
Pf—P; =-AyAz imA:c (4.5)
Teilchen, die sich in negative x-Richtung bewegen, verdoppeln den Impulsgewinn, da sie negativen x-
Impuls in negative z-Richtung transportieren. Damit ergibt sich

%(mm}m) Ax Ay Az = fm%(n@i}) Ax Ay Az . (4.6)

Die Teilchengeschwindigkeit v, ldsst sich in zwei Anteile zerlegen: die mittlere Geschwindigkeit u, der
Stromung mit u, = (v,) und die thermische Geschwindigkeit vy, mit (v,,, = 0). Letztere ist durch eine
ein-dimensionale Maxwell-Verteilung beschrieben. Zwischen der mittleren thermischen Geschwindigkeit
und der Temperatur besteht der Zusammenhang

im(v? ) = kT (4.7)

Ten/ T2

mit kp als der Boltzmann-Konstanten. Damit ldsst sich (4.6) schreiben als

O I ((u2) + 2w} + (02, ))] - (48)

—(mnv,) = —mo—

ot
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Der letzte Term auf der rechten Seite kann durch (4.7) ersetzt werden. Der mittlere verschwindet, da u,
als Konstante aus der Mittelung ausgeklammert werden kann und damit gilt (u,vy,,) = ug(vs,,) = 0.
Damit ergibt sich

0 - 0 2 nszT
E(nmux) = —ma- (nua + T) . (4.9)

Partielle Differentiation der rechten Seite mit nui = nug u; sowie Ausfithren der partiellen Differentiation
auf der linken Seite liefert
Ouy on 0(nuy) Ouy  O(nkpT)

5t +mum§ = —Muy, o MmNy i (4.10)

mn

Der zweite Term auf der linken Seite und der erste Term auf der rechten Seite heben sich aufgrund der
Kontinuitétsgleichung (2.17) heraus. Mit der Definition des Drucks als

p=nkgT (4.11)

ldsst sich die Gleichung zusammenfassen als

Ouy Ouy B duy B op
mn( 5 —|—ux$) =mn- s =g (4.12)

Verallgemeinerung auf drei Dimensionen liefert unter Beriicksichtigung von (2.13) fiir die Druckgradien-
tenkraft

va = —Vp . (413)
oder
du 1
_ = ) 4.14
dt va ( )

4.1.2 Gravitationskraft

Die einfachste Erweiterung der Bewegungsgleichung beriicksichtigt neben der Druckgradientenkraft die
Gravitationskraft. Diese fithrt in (4.14) einen zusétzlichen Term g! ein:

du 1

- _vy . 4.15
dt 0 ptse ( )
Diese Gleichung ist die Euler Gleichung und wird héufig fiir die einfachsten Abschétzungen von Bewe-
gungen in der Atmosphére oder den Ozeanen verwendet.

Wenn Sie in (4.15) die linke Seite gleich Null setzen, ergibt sich die hydrostatische Grundgleichung 2.5,
wie wir sie weiter oben anschaulich hergeleitet haben.

Da die Euler Gleichung keine Reibungskréfte beriicksichtigt, kann sie nur fiir ideale Fliissigkeiten ver-
wendet werden. Auflerdem kann die Euler-Gleichung nur Bewegungen auf relativ kleinen rdumlichen
Skalen beschreiben, da die Erde ein rotierendes Bezugssystem ist und daher die Coriolis-Kraft und die
Zentrifugalkraft beriicksichtigt werden miissen.

4.1.3 Schubspannungstensor und Reibungskrifte

Bei der Verallgemeinerung von (4.12) haben wir stillschweigend vorausgesetzt, dass x;-Impuls nur in ;-
Richtung transportiert wird und dass das Medium isotrop ist. Diese Annahmen sind in einem idealen Gas

n der Atmosphérenphysik wird, aufgrund der groBeren vertikalen Ausdehnung des Systems, nicht die Erdbeschleunigung
verwendet, sondern G Mg, 4. r/r> mit G als der allgemeinen Gravitationskonstanten, Mg, 4. als der Masse der Erde und r als
dem Abstand vom Erdmittelpunkt. Im Ozean ist aufgrund der geringen Wassertiefen die Vereinfachung auf g ausreichend.
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bzw. in einer idealen Fliissigkeit gerechtfertigt. In einem viskosen Medium dagegen kann Impuls von einer
Richtung auf eine andere Richtung iibertragen werden und der Impulstransport ist nicht notwendigerweise
isotrop. Dann muss die skalare Grofie Druck p durch einen Tensor P ersetzt werden und entsprechend die
Druckgradientenkraft Vp durch VP.

Dieser Tensor P wird als Schubspannungstensor oder kurz Spannungstensor bezeichnet. Die Diagonalele-
mente des Tensors beinhalten die Normalkrifte p; 4+ o; auf das Volumenelement in Abb. 4.1, die anderen
Elemente die Schubspannungen oder Tangentialspannungen 7;;:

Tex Taxy Tzz
P=| 7w 7y 7y | - (4.16)

Tz Tzy Tzz
mit
Toe =Pz + 0z, Tyy=py+oy und 7..=p.+o0.. (4.17)

Die Schubspannungen 7 haben genauso wie der Druck die Dimension Kraft/Fliche, jedoch wirkt hier die
Kraft nicht senkrecht zur Fliche sondern parallel.

Der Spannungstensor ist symmetrisch, d.h. es ist
Toy = Tyzs Toz =Tep  Und Ty, = Tay . (4.18)

Der Spannungstensor enthélt daher sechs unabhéngige Grofien, die drei Normalspannungen P;; und die
drei Schubspannungen F;; = mnv;v; mit 4 als der Richtung des Impulstransports und j als der Richtung
der betroffenen Impulskomponente. Der Spannungstensor hat, da alle Komponenten eines Tensors die
gleiche Dimension haben, die Einheit eines Drucks oder einer Energiedichte.

Diagonale Tensoren

Im einfachsten Fall ist das Medium isotrop und es findet kein Impulstransport zwischen den verschiedenen
Richtungen statt. Dann ist

0 1
P= 0| =pE mit E=[0 (4.19)
P 0

oo
o O
o = O
= O O

und es ist VP = Vp.

Einen anisotropen Tensor kénnen wir uns fiir den Fall verschwindender Reibung (d.h. es existiert kein Im-
pulstransport zwischen verschiedenen Richtungen) wieder am Beispiel eines Plasmas in einem Magnetfeld
veranschaulichen. Dann legt das Magnetfeld eine Richtung parallel zum Feld fest, in der sich die Teilchen
frei bewegen konnen. In der Richtung senkrecht dazu ist die Bewegung dagegen eingeschriinkt (geladene
Teilchen kénnen sich nicht senkrecht zum Magnetfeld bewegen, da sie durch die Lorentz-Kraft zu einer
Gyration um das Feld gezwungen werden). Daher kann das Plasma unterschiedliche Temperaturen 7} und
T parallel und senkrecht zum Magnetfeld haben und damit auch zwei verschiedene Driicke P = nkBTH
und p; = nkgT . Der Spannungstensor wird dann

pr 0
P=(0 p. 0]. (4.20)
0 0 p||

Dieser Tensor ist immer noch diagonal und ist sogar symmetrisch in der Ebene senkrecht zum Magnetfeld.

Elemente abseits der Diagonalen

Die Elemente des Spannungstensors abseits der Diagonalen sind in einem gewdhnlichen Medium durch
die Reibungskrifte gegeben. Reibungskréfte ergeben sich durch die Stole der Molekiile untereinander und
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Abbildung 4.2. Pfad eines Teilchens unter dem Einfluss von
StoBen mit anderen Teilchen (Brown’sche Bewegung) und Ver-
teilung der zwischen zwei aufeinander folgenden Stéfen zuriick
gelegten Strecken L

den damit verbundenen Impulstransport. Reibung tendiert dazu, die Stromung gleichférmiger zu machen.
Quantitativ lasst sich der Koeffizient der kinematischen Viskositét v durch die thermische Geschwindigkeit
v, der Teilchen und die mittlere freie Weglédnge zwischen zwei aufeinander folgenden Teilchenkollisionen
beschreiben:

V=" A. (4.21)

Zur Charakterisierung der Reibung kann man alternativ auch ein Reibungskoeffizient oder Viskositéts-
koeffizient 1 mit

nN=vo. (4.22)

einfiiren.

Einschub: Die mittlere freie Weglénge A ist eine, wie der Name sagt, mittlere Grofle, die zur Charak-
terisierung eines stochastischen Prozesses verwendet wird, in diesem Fall des Weges, den ein Teilchen
zwischen zwei auf einander folgenden Kollisionen mit anderen Teilchen zuriicklegt.

Der Abstand zwischen zwei aufeinander folgenden Kollisionen ist nicht konstant sondern zufillig ver-
teilt. Betrachtet man den Pfad eines Teilchens, so ergibt sich ein Bild wie im linken Teil von Abb. 4.2:
die Bewegung lésst sich aus vielen geraden Abschnitten verschiedener Léngen L zusammen setzen. Die
Verteilung der Weglédngen L zwischen aufeinander folgenden Stoflen ist im rechten Teil der Abbildung
gezeigt. Diese Wahrscheinlichkeitsverteilung fiir L kann als eine Funktion p = a exp(—L/A) beschrieben
werden, wobei a eine Konstante ist und A die mittlere freie Wegléange. Sie ist definiert fiir den Wert von
L, bei dem die Verteilung auf N/e abgesunken ist. O

Zur Herleitung der Schubspannungen in einem viskosen Medium gehen wir vom Newton’schen Reibungs-
gesetz aus. Betrachten wir zwei Platten im Abstand D, zwischen denen sich eine Fliissigkeit befindet,
vgl. Abbildung 4.3 links. Die untere Platte ist in Ruhe (v, = 0), die obere bewegt sich mit der konstan-
ten Geschwindigkeit v, nach rechts. Aufgrund der no—slip Bedingung hat die oberste Fliissigkeitsschicht
ebenfalls die Geschwindigkeit u, wiahrend die unterste Fliissigkeitsschicht in Ruhe ist. In der Fliissigkeits-
schicht bildet sich ein Geschwindigkeitsgradient du/dx aus.

Das durch Reibung verursachte Ubereinandergleiten der verschiedenen Fliissigkeitsschichten kann auch
bei einem durch eine Scherkraft verschobenen Papierstapel beobachtet werden, wobei die einzelnen Pa-
pierbogen den Fliissigkeitsschichten entsprechen. Die Reibungskraft Fr, die notwendig ist, um eine Platte
der Fliche A mit der konstanten Geschwindigkeit u parallel zu einer ruhenden Wand zu verschieben, ist
proportional zur Fliche A und zum Geschwindigkeitsgradienten du/dx, d.h. dem Geschwindigkeitsunter-
schied benachbarter Flachen:

Fr = nA— . 4.23
R =nAT (4.23)

A |
Ix-o— ™

— ‘dv‘ Abbildung 4.3. Newton’sches Reibungsgesetz
= lineares Geschwindigkeitsgefille (links) und Abgleiten

2 = = der Fliissigkeitsschichten (rechts)
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Alternativ kann man mit Hilfe der Schubspannung 7 auch schreiben

FR du
_r_ 4.24
T= =0y (4.24)
Gleichung 4.23 ist das Newton’sche Reibungsgesetz. Man kann sich diese Schubspannung auch als Impul-
stransport vorstellen, in Analogie zur Herleitung, die wir fiir die Druckgradientenkraft gemacht haben:

F ma mu p
TSAT AT m A (4.25)

Den Schubspannungstensor erhalten wir durch Verallgemeinerung der Beziehung (4.24) zu

du;  Ouy
ij,inkomp — 51 4.26
Tyinamy = 9o+ 1 (o + ) (4.26)
und damit in einem isotropen Medium
» (duz n dx) (duT +duz)
duy, uL duy Uy
Pinkomp = n ( dz + d ) p n ( dz + ddy ) . (427)
du. du, du. duy
n (G +SGE) m (@ + d_) p

Betrachten wir als Beispiel die Kraft Fj, normal zur z-Achse bei einem horizontalen Strom wu. Diese
ergibt sich zu

ou
0z
mit p als molekularer Viskositéit, A als einer Fliche senkrecht zu z und 7. als der Schubspannung; zur
Form dieser Gleichung vgl. 6.2.1. Fiir die Anderung des Stromes ergibt sich dann

Fry=pA = Ty A (4.28)

du _ p OPu 0u

Ny — 4.2
ot o 022 Vo2 (4.29)

mit v = p/p als kinematischer Viskositéit. Dieser Zusammenhang gilt auf molekularer Ebene, fiir die
Austauschprozesse zwischen Atmosphére und Ozean ist statt der molekularen Viskositéit die turbulente
entscheidend, vgl. 6.2.1.

In einem kompressiblen Medium treten noch zusétzliche Terme in den Diagonalelementen auf, die die
Kompression beriicksichtigen:

2 aul
ATii,komp = Tii,inkomp — Tii,komp — Ti = 3 a 0k (430)

Damit ergibt sich im allgemeinen Fall eines kompressiblen Mediums fiir die Elemente des Schubspan-
nungstensors

5; (4.31)

du;  Oup _g %
3778xi ik

ij,komp — 51
Tigkomp = POik + 11 (d:ck + ox;
und damit fiir den Schubspannungstensor
p + auz (duz + d:n ) n (dc?zz + ddua:z)
Pkomp = n (duy + d&;j) p + 8uy n (ddty + d&%) . (432)
(duz +dux) (duz +duy) p+%

Bilden wir davon den Gradienten, so erhalten wir

1
VP = Vp + nV?u + gnV(V X u) . (4.33)
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In einem inkompressiblen Medium verschwindet der letzte Term auf der rechten Seite und es bleibt
VP = Vp+nV?u. (4.34)

Darin liefert der erste Term die bereits bekannte Druckgradientenkraft und der zweite Term die Rei-
bungskraft

freib = nV?u = voViu. (4.35)

Dieser Term kann als der kollisionsbehaftete Teil von VP — Vp interpretiert werden.

Fiir ein nicht-kompressibles Medium erhalten wir damit als Bewegungsgleichung die Navier—Stokes-
Gleichung

% = —%Vp +vViu. (4.36)
Die Beriicksichtigung von Reibung in der Impulshilanz hat zwei Konsequenzen: (1) in Ubereinstimmung
mit dem nicht reversiblen Charakter des Transportprozess ist die Transportgleichung nicht mehr in der
Zeit umkehrbar: ist u(r,¢) eine Losung der Transportgleichung, so ist u(r, —t) keine Losung. (2) Vis-
kositéat erhoht die Ordnung der Transportgleichung. Daher bendtigen wir zu ihrer Losung zusétzliche
Randbedingungen.

4.1.4 Krifte in rotierenden Systemen

Die bisher betrachteten Krifte sind ausreichend, um die Bewegung eines kontinuierlichen Mediums im
Laborsystem oder auf kleinen rdumlichen Skalen zu beschreiben. Betrachten wir jedoch grofirdumige
natiirliche Plasmen wie die Ozeane und die Atmosphére, so miissen wir die in dem rotierenden System
Erde auftretenden Scheinkréfte, die Corioliskraft und die Zentrifugalkraft, beriicksichtigen.

Fiir eine einfache, wenn auch formale Herleitung dieser Scheinkréfte betrachten wir zwei Bezugssysteme
C und C’, wobei C mit einer Winkelgeschwindigkeit 2 gegeniiber C rotiert. Ein in C' konstanter Vektor
r bewegt sich dann in C” mit einer Geschwindigkeit € x r. Die zeitliche Ableitung von r in C” ist dann

dr dr
— == Q 4.
().~ (%) ra @17

vV=v+Qxr. (4.38)

bzw.

Nochmaliges Ableiten nach der Zeit liefert fiir die Beschleunigung

/

d// d/ d
= d‘t,:d—‘;Jerv’:d—ZJrQvaJer(ﬂxr). (4.39)

Fiir die Scheinkréfte in einem rotierenden Bezugssystem erhalten wir damit
2 1
fiot =——Qxv——Qx (2 xr). (4.40)
0 %
Der erste Term auf der rechten Seite gibt die Corioliskraft
2
fCoriolis =——Q0Oxv 5 (441)
%

der zweite Term die Zentrifugalkraft

1
fZentri =——0x (Q X I') . (442)
o
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Komponentenweise lésst sich die Corioliskraft auf der Nordhalbkugel darstellen als

fcor,z = 729(111 CcoS (b + v sin ¢)
feory = 202using
feor,, = 20u cos¢ (4.43)

mit u, v, w als den Geschwindigkeitskomponenten in einem mit der Erde mit rotierenden System (vgl.
Abschn. 4.1.6), ¢ als der geographischen Breite und (2 als der Winkelgeschwindigkeit der Erde. Die
Vertikalkomponente kann vernachlissigt werden, da sie sehr klein ist gegen die Gravitationskraft (1077 :
1). Da die Vertikalgeschwindigkeit w ebenfalls sehr viel kleiner ist als die Horizontalgeschwindigkeiten,
kann ferner der Term w cos ¢ gegeniiber v sin ¢ in der z-Komponente vernachléssigt werden.

Der Betrag der Zentrifugalbeschleunigung ist
fZentri - 92 r COS(Z5 . (444)

Sie ist nur vom Ort abhingig, nicht jedoch von der Bewegung des Mediums. Daher wird sie in der
Meteorologie und Ozeanographie hiufig mit der Gravitationsbeschleunigung g zusammengefasst zu einer
effektiven Gravitationsbeschleunigung oder Schwerebeschleinigung g*:

g*:g—éﬂx(ﬂxr). (4.45)

In den Gleichungen verschwindet dann der Term —2 € x (€ xr), er geht statt dessen als ‘Korrektur’ in die
Gravitationsbeschleunigung ein. Diese Schwerebeschleunigung wird in der internationalen Schwereformel
zusammengefasst:

g* = 9.78049 (1 + 0.005 288 sin? ¢ — 0.000 006 sin® 2¢) ms~2 . (4.46)

Die Schwere ist nur von der Breite abhéngig; Schwereanomalien aufgrund einer ungleichméfiigen Masse-
verteilung in der Erdkruste iiberschreiten nur selten 1%o der Normalschwere.

Da die Schwerkraft die vertikalen Krifte dominiert, wird sie bei der Wahl eines Koordinatensystems derart
beriicksichtigt, dass man nicht Flachen gleicher Wassertiefe angibt sondern Flichen gleicher Schwere.
Die Schwerebeschleunigung steht {iberall senkrecht auf diesen Fléichen, die oberste Fliche ist das ideale
Meeresniveau. Da auf den Niveauflichen das Potential konstant ist, wird keine Arbeit verrichtet, wenn
eine Masse entlang dieser Fliche verschoben wird.

Die Corioliskraft ist im Gegensatz zur Zentrifugalkraft von der Geschwindigkeit des Mediums abhéngig,
d.h. sie ldsst sich nicht als Korrekturterm auffassen sondern muss in der Bewegungsgleichung explizit
beriicksichtigt werden. Die Coriolisbeschleunigung steht senkrecht auf der Bewegungsrichtung des Teil-
chens, auf der Nordhalbkugel ergibt sich eine Ablenkung nach rechts. Auf globalem Mafistab bewirkt diese
Ablenkung ein Aufbrechen der durch den Temperaturgradienten zwischen Aquator und Pol getriebenen
Hadley-Zelle in drei separate Zellen, die die globale atmosphéirische Zirkulation und den Energietransport
vom Aquator zum Pol bestimmen.

Die Corioliskraft, und damit auch die Grofle der Ablenkung, héingt von der Geschwindigkeit ab: mit zuneh-
mender Geschwindigkeit nimmt die von einem Volumenelement wihrend eines Zeitintervalls zuriickgelegte
Entfernung zu. Eine linger Trajektorie bedeutet gleichzeitig auch eine gréfiere Ablenkung. Die Coriolis-
kraft wird jedoch nur dann effektiv, wenn die rdumliche Skala des Systems grof§ genug ist. Entgegen einer
weitverbreiteten Vorstellung ist der Wirbel am Ausfluss einer Badewanne nicht durch die Corioliskraft
bestimmt: seine Richtung héngt von einer Restbwegung des Wassers in der Wanne und der durch das
Ziehen des Stopsels ausgelosten Bewegung ab.

4.1.5 Bewegungsgleichung zusammengefasst

Fassen wir die bisher diskutierten Krifte zusammen, so kénnen wir die Bewegungsgleichung in allgemein-
ster Form schreiben als

d
d—I: = —~Vp (1) Druckgradientenkraft

P
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i i (0
k(1)

- \/ ;
Abbildung 4.4. Absolutes Koordinatensystem x, y, z und mit der Erde rotie-
X rendes Relativsystem i, j, k

+g (2) Gravitationskraft
+vV2u (3) Reibungskraft inkompressibel
+2V(V xu) (4) Reibungskraft kompressibel
—2Q xu (5) Corioliskraft
—Qx (2 xr) (6) Zentrifugalkraft . (4.47)

Fiir diese allgemeine Form der Bewegungsgleichung kénnen Sie sich verschiedene andere Darstellungsfor-
men iiberlegen, insbesondere kénnen die Reibungskrifte mit der Druckgradientenkraft im Spannungsten-
sor P zusammengefasst werden und entsprechend die Zentrifugalkraft mit der Gravitationskraft:

d
d—ltl:fVPJrg*fZqu. (4.48)

Dies ist die kiirzeste und allgemeinste Form der Impulsbilanz.

Bei der Betrachtung der Ozeane kann der kompressible Anteil (4) der Reibungskraft vernachlissigt wer-
den, so dass dort die gebrdauchlichste Form der Bewegungsgleichung gegeben ist als

d
d—ltl =-Vp+g +rViu—-2Qxu. (4.49)
Diese letzte Form ist die Navier—Stokes’sche Gleichung in einem geophysikalischen System. Bei der ein-

fachen Form der Navier—Stokes-Gleichung wird die Corioliskraft vernachléssigt.

4.1.6 Bewegungsgleichung komponentenweise

Die Bewegungsgleichung ist dreidimensional. Atmosphére und Ozean sind ebenfalls dreidimensional, al-
lerdings sind nicht alle drei Dimensionen ‘gleichberechtigt’: die vertikale Ausdehnung und die Skalen der
vertikalen Bewegung sind deutlich kleiner als die entsprechenden horizontalen Grofien. Die vertikale Be-
wegung erstreckt sich iiber einen Bereich in der Gréflenordnung von 10 km, die horizontale dagegen iiber
hunderte oder tausende von km. Daher ist eine Zerlegung der Bewegungsgleichung in eine horizontale und
eine vertikale Komponente sinnvoll. Aufgrund der groflen rdumlichen Skalen muss die Kugelgestalt der
Erde beriicksichtigt werden, d.h. die komponentenweise Bewegung ist in Kugelkoordinaten zu bestimmen,
nicht in kartesischen. Dabei wird nicht ein absolutes, im Erdmittelpunkt verankertes Koordinatensystem
X, y, z verwendet sondern ein mit der Erde rotierendes, auf der Erdoberfliche verankertes System i, j, k,
vgl. Abb. 4.4.

Zur Erinnerung Kugelkoordinaten: Der Zusammenhang zwischen kartesischen Koordinaten (z,y, z) und
Kugelkoordinaten (r, 9, ¢) ist gegeben durch

x 0 COs r sin1d cos ¢
y | =1 osinpg | = rsindsiny (4.50)
z r cos v r cos v

bzw. fiir die Riicktransformation

/22 1 02
r=va?+y?+4 22, fand = Y2 Y g tancp:g. (4.51)
T

z
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In Kugelkoordinaten ergeben sich die Einheitsvektoren e,, ey, und e,. Fiir einen allgemeinen Vektor
A(r,p,0) gilt

A(’I“, v, 19) =A e + AW e, + Ay ey (4.52)
mit
sin 1 cos cos ¥ cos —siny
e, = | sindsinp | , eyg=| costsing und e, = | cosy . (4.53)
cos ¥ —sin 0

Fiir das Linienelement enthalten wir

dr =dre, +rddey +rsinddpe, (4.54)
und fiir das Volumenelement

dV = r?sind drdd de . (4.55)
Unter Verwendung des Raumuwinkels {2 lasst sich das Volumenelement auch schreiben als

dV =r?drd mit d2 =sindddde (4.56)
als dem Raumuwinkelelement. Ein Flachenelement auf der Oberflache der Kugel ldsst sich schreiben als

dA =r?dQe, (4.57)

wobei dA ein Vektor ist, der senkrecht auf dem Flidchenelement steht und dessen Linge ein Maf fiir die
Fléche ist.

Fiir die zeitliche Anderung der Basisvektoren erhalten wir unter Anwendung der Kettenregel

_ oe, 9+ de,

5 % ¢ = dey + psind de, (4.58)

[
sowie entsprechend

&y = —de, + cpcos;ﬂeqJ und €, = —¢sinde, —pcosvey . (4.59)
In Kugelkoordinaten wird ein Vektorfeld in der Form

A=A (r,0,0)e, + Ap(r, 0,0)e, + Ag(r, 0,0)ey (4.60)

dargestellt. Die Koeffizienten fiir die Kugelkoordinaten ergeben sich aus kartesischen Koordinaten geméf

Vi = Vgsindcosp+ V,sindsinp + V, cosv
Vo = Vicostcosp+ V,costdsinp —V, sind
Vo = —Vysinp+Vjcosep. (4.61)

Fiir die Umkehrung, die Darstellung kartesischer Koordinaten durch Kugelkoordinaten, gilt

Ve = Visindcosp — V,sinp + Vy cosgcos?
Vy = Visindsing + Vj, cosp + Vy sinp cosv
V., = V,cos?— Vysind . (4.62)

Der Gradient fiir beliebige Skalarfelder in Kugelkoordinaten ist

gradA:VA:@erJrlaA 1 04

or - 90 % + rsin@ é?_goe@ ' (4.63)
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In Kugelkoordinaten wird die Divergenz zu

i 1 9(r?A,) 1 O(sinvAy) 1 04,
div v r2  or + r sin ¢ o + rsind Jdo (4.64)

In Kugelkoordinaten ist der Laplace-Operator

10 (,0A 1 o (. 0A
A= < W) t T en a0 <S“”9%>
1 0%A
0’4 4.65
r2 sin? 9 02 ( )
In Kugelkoordinaten wird die Rotation zu
1 d(sint A,)  0Ay
tA = A= - .
o VX rsind ( 09 Op ©
1 1 04, 0(rA,) 1 /0(rdy) O0A;
- - - - . 4.
+7’ (sinﬂ dp or e+ r or av ) ¢ (4.66)
O

Die konventionelle Notation in den Geowissenschaften verwendet modifizierte Kugelkoordinaten in dem
Sinne, dass sie an das geographische Koordinantensystem angelehnt sind: Linge A, Breite ¢ und Abstand
z iiber der Erdoberfliche. Die Einheitsvektoren i, j und k sind dann nach Osten, Norden bzw. Oben
gerichtet. Die Geschwindigkeit 14sst sich damit schreiben als

u = ui+vj+ wk (4.67)
mit

d d
uzrcosqba, vzr—¢ und -

_ 4z A
dt YT (4.68)

mit 7 als dem Abstand vom Erdmittelpunkt. Dieser ist mit z verkniipft iiber r = rg,qe + 2z mit rgrqe = a
als dem Erdradius. Da z < rgr4e kann die Variable r in (4.68) durch die Konstante rg,qe ersetzt werden.
Zur Vereinfachung der Darstellung werden z und y als Entfernungen in 6stlicher und nérdlicher Richtung
eingefiihrt derart, dass do = acos¢d\ und dy = ad¢. Damit sind die horizontalen Geschwindigkeits-
komponenten gegeben als u = dz/dt und v = dy/dt. Das so definierte x, y, 2-Koordinatensystem ist kein
kartesisches Koordinatensystem, da die Einheitsvektoren i, j und k Funktionen des Ortes auf der Kugel
Erde sind. Diese Ortsabhéngigkeit muss bei Ableitungen beriicksichtigt werden. So erhalten wir z.B. fiir
den Beschleunigungsvektor

du_du_+dv,+dwk+ di+ dj+ dk (4.69)
a  a At YT T ’

Die Ableitungen der Einheitsvektoren ergeben sich nach der Kettenregel z.B. zu

di 00 dz oi

o= 4.70

at " oz dt oz’ (4.70)
da der Einheitsvektor i nur von u, nicht aber von v und w abhéngt. Damit ergibt sich

di U

— = ingj— k 4.71

T = oo (Sno — cosok) (471)

und entsprechend

dj utang, w
_ I 4.72
dt a ! a ( )




KAPITEL 4. HYDRODYNAMIK 74

sowie
dk u v
— =—i+-j. 4.73
dt a t a . ( )
Zusammengefasst ergibt sich damit fiir den Beschleunigungsvektor

du du  wvtang ww dv  w?tan¢g wv dw  u?+0?
—=l——-—+— )i — 4 —+— ] — — k. 4.74
dt <dt a * a>1+<dtJr a * a I+ dt a (474)

Damit haben wir die linke Seite von (4.47) auf unser angepasstes Koordinantensystem transformiert. Eine
entsprechende Transformation ist fiir die Terme der rechten Seite ebenfalls vorzunehmen. Dabei erhalten
wir fiir die Druckgradientenkraft

_Op. Op. Op
VP_8x1+8yJ+8z

k, (4.75)
fiir die Gravitationskraft (naja, unsere Erde ist besonders brav und kugelig)

g =—gk, (4.76)
fiir die Corioliskraft

—2w X v =—(202w cos ¢ — 202v sin$) i — 20u sin ¢j + 202u cos pk , (4.77)

fiir die Zentrifugalkraft (der Ausdruck kann hier eigentlich entfallen, da er in der Gravitationskraft ent-
halten sein sollte)

—Qx (2 xr)=—-wii+u¥, (4.78)
sowie fiir die Reibungskraft
vWha = Fi+ F,j+ F.k. (4.79)

Setzen wir alle diese Ausdriicke in die Bewegungsgleichung ein und betrachten die Komponenten in i, j
und k getrennt, so ergibt sich

d t 1

_ufuv—and)Jr% - 7—@+2Qv sin ¢ — 202w cos ¢ + F,

dt a a o Ox

dv  w?tan¢g ww 1 0p

dt a + a 0 Oy using + Fy
dw  u?+v? 1 dp
- _ = _-Z£_ 20 F, . 4.80
i . 0 0z g+ 202u cosp + ( )

Diese Gleichungen beschreiben den Impulstransport in stlicher, nérdlicher und vertikaler Richtung. Die
Terme proportional zu 1/a auf der linken Seite der Gleichungen werden als Kriimmungsterme bezeichnet,
da sie durch die Kriimmung der Erde bedingt sind.?

Die Kriimmungsterme sind nicht-lienar, da sie quadratisch in der abhéngigen Variablen sind. Dadurch
sind sie in einer analytischen Betrachtung schwer zu handhaben. Gliicklicherweise haben sie jedoch nur
einen vernachldssigbaren Beitrag zu Bewegungen auf synoptischen Skalen in mittleren Breiten. Aller-
dings bleiben die Gleichungen auch bei Vernachlédssigung der Kriimmungsterme nicht-lineare partielle
Differentialgleichungen, wie man erkennt, wenn man die totale Ableitung in ihre lokale und ihre advek-
tive Ableitung entwickelt:

du  Ou ou ou ou

qu _ ou g e - 4.81

@ o Yar Vo TVas (4.81)
und entsprechend fiir die anderen Komponenten. In der Regel sind die Terme der advektiven Beschleu-
nigung von der gleichen Groflenordnung wie die der lokalen.

?Die Gleichungen sind nicht ganz korrekt. Macht man die Niherung, r durch a zu ersetzen, wie sie in diesen Glei-
chungen vorgenommen wurde, so muss der Teil der Corioliskraft proportional zu cos ¢ in der ersten und letzten Gleichung
vernachléssigt werden, um die Erhaltung des Drehimpulses zu gewéhrleisten.
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4.2 Einschub: Momentane und mittlere Grofien

Die Impulsbilanz bezieht sich auf Momentanwerte. In Meteorologie und Ozenaographie werden jedoch
Mittelwerte gemessen, ein Vergleich zwischen Theorie und Beobachtungen ist also nicht einfach méoglich.

Um die gemessenen Mittelwerte mit den in den Gleichung beriicksichtigten Momentanwerten in Bezie-
hung zu setzen, miissen wir nur einige einfache Rechenregeln beriicksichtigen. Ein Momentanwert A
lidsst sich stets schreiben als die Summe aus dem Mittelwert A, (oder auch geschrieben (A)) und einem
fluktuierenden Anteil A’:

A=(A)+ A =A,+A". (4.82)

Es gilt dann: der Mittelwert von A muss A, = (A) ergeben, der Mittelwert iiber die fluktuierenden
GroBen verschwindet, d.h. (A’) =0, und damit (4) = ((A) + A") = (A, + A’) = (A,) + (A") = A,.

4.2.1 Reynolds-Axiome

Fiir die Mittelwertbildung gelten die folgenden Rechenregeln, auch als Reynolds-Aziome bezeichnet:

e Summenregel: der Mittelwert {iber die Summe zweier Momentanwert-Groflen ist gleich der Summe
der Mittelwerte:

(A+B)=(A) +(B) = Ao + B, . (4.83)
e der Mittelwert der Produkts aus einem Mittelwert und einer Fluktuation verschwindet, da der
Mittelwert der Fluktuation verschwindet:

(A0 B') = (A,) (B') = 0. (4.84)

Die Regel ist anschaulich, da der Mittelwert A, bei der Mittelung iiber das Produkt als Konstante
vor die Klammer gezogen werden kann.
e der Mittelwert des Produktes zweier Mittelwerte ist das Produkt der beiden Mittelwerte:

((A)(B)) =(A)(B) = Ao B, . (4.85)

e Produktregel: der Mittelwert iiber das Produkt zweier Momentanwert-Groflen ist gleich dem Pro-
dukt der Mittelwerte plus dem Mittelwerte der Produkte der Fluktuationen:

(AB) = (Ao + A") (Bo + B')) = (AoBo + AsB' + A'B, + A'B') . (4.86)
Anwendung der Summenregel (4.83) liefert

(AB) = (Ao Bo) + (Ao B') + (A" B,) + (A’ B') . (4.87)
Anwendung von 4.84 und 4.85 ergibt dann

(AB) = A, B, + (A" B') . (4.88)

Darin wird die Nichtlinearitit der Mittelwertbildung deutlich. Der letzte Term, (A’ B’), lidsst sich
als Kovarianz oder Korrelationsprodukt auffassen, was zur Definition der Kovarianz als

(@y)y=({z—-a")(y—y))-77 (4.89)
fiihrt.
e der Mittelwert der Ableitungen einer Momentanwertgrofle ist gleich der Ableitung des Mittelwerts:
0A 0(A 04,
04\ _ 04) _ 94, (4.90)
29 29 o€

e entsprechend ist der Mittelwert des Integrals {iber eine Momentanwertgrofie gleich dem Integral
iiber den Mittelwert:

</Ad§> = /(A) d¢ = /Aodg. (4.91)



KAPITEL 4. HYDRODYNAMIK 76

4.2.2 Linearisierung von Gleichungen: Stérungsrechnung

Bisher haben wir die Zerlegung variabler Gréflen in einen Mittelwert und einen fluktuierenden Anteil
unter dem Gesichtpunkt des Vergleichs von Theorie und Beobachtung betrachtet. Setzen wir die fluktu-
ierenden Groéfien in unsere Grundgleichungen (4.138)—(4.140) ein, so erhalten wir Gleichungen, die nur
sehr schwierig zu 16sen sind.

Lassen wir jedoch nur kleine Stérungen im Vergleich zum Mittelwert zu, d.h. A’ < A, so kénnen wir zwei
Gleichungssétze erzeugen: einen fiir die mittleren Groéflen, der den Zustand des ungestorten Mediums
beschreibt, also den Gleichunggewichtszustand, sowie einen zweiten Satz fiir die fluktuierenden Groflen.
Die Gleichungen fiir den Gleichgewichtszustand hdngen nur von den Mittelwerten ab und enthalten keine
fluktuierenden Groflen. Die Gleichungen fiir die fluktuierenden Gréflen dagegen enthalten die fluktuieren-
den GroBen sowie Produkte der mittleren und der fluktuierenden Groflen. Alle Produkte fluktuierender
GroBen sind aufgrund von A’ < A sehr klein und kénnen daher vernachlissigt werden.

Dieser quasi-lineare Ansatz wird z.B. bei der Herleitung von Wellen hiufig verwendet.

Anwendungsbeispiel: Hydrostatische Grundgleichung

Betrachten wir als einfachstes Beispiel die beiden wichtigsten Terme der Impulsbilanz, d.h. die hydrosta-

tische Gleichung
1 0p
top__ 4.92
0 0z g ( )

Ersetzen wir jetzt die momentanen Grofien p und ¢ durch fluktuierende Grofien p = po+p’ und o = 0,+0'.
Die Grundgleichung (4.92) gilt im stationéren Zustand exakt, d.h. sie gilt fiir den Mittelwert exakt und
damit ist

1 dpo
0o dz

=—g. (4.93)

Einsetzen der fluktuierenden Groflien in (4.92) liefert

18p o 1 0 N 1 dpo ap
0 0z 9= Qo+9’52(p°+p)7 QO+Q’<dz+82 '

(4.94)

Zur Vereinfachung dieser Gleichung entwickeln wir den Vorfaktor 1/(o, + ¢') in eine Reihe (das geht, da
nach Voraussetzung o' < g, ist) und erhalten geméf Definition der Taylor-Reihe durch

h h?
fx+h) = f@)+ 3 f'(@) + 55 (@) + (4.95)
fiir den Vorfaktor
1 1 1
LSS (1.96)

%o +0 0o 0

Damit ldsst sich (4.94) schreiben als

1 0p 1 it dp, Op
St PR (Y | 4.97
0 0z g (go Qgg) (dz+8z (4.97)
AuBlerdem koénnen wir die iibliche Nidherung machen, dass Produkte fluktuierender Grofien verschwinden.
Dann ldsst sich fiir (4.97) auch schreiben

1 dp 1 [g' dpo ap']

gi
0 0z %o

e (4.98)
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10 ms~! horizontale Geschwindigkeit U 1ms!
lems™! vertikale Geschwindigkeit W 1 mm st
105 m horizontale Langen L 10% m

10* m vertikale Langen D 10* m

103 m? s72  horizontale Druckfluktuationen Ap/o  10% m? s~2
10° s Zeitskala L/U 106 s
107471 Coriolisparameter f, = 2(2sin ¢ 1074571

Tabelle 4.1: Typische Skalen in Atmosphire (links) und Ozeanen (rechts)

Fiir den ersten Term konnen wir die exakt geltende Grundgleichung (4.93) fiir die stationdren Gréfien
einsetzen und erhalten

_Lop

1 ap’
0o 9T, {g’ng—p} =0. (4.99)

0z

Der letzte Term enthélt nur fluktuierende Groflen, so dass wir als Gleichung fiir die fluktuierenden Groflen
erhalten

ap’ /

—-— =0. 4.100

0z teoy ( )
Die hydrostatische Grundgleichung zerfillt also in zwei formal vollig gleiche Beschreibungen fiir den stati-
onéren und den fluktuierenden Anteil des Druck- bzw. Dichtefeldes. Damit befinden sich das fluktuierende
Dichtefeld und das fluktuierende Druckfeld wieder im hydrostatischen Gleichgewicht.

4.3 Skalenanalyse

In der Meteorologie und der Ozeanographie ist es iiblich, die Groflenordnungen der einzelnen Terme in
der Bewegungsgleichung durch eine Skalenanalyse abzuschétzen. Dazu werden Groflenordnungen fiir alle
relevanten Groflen in diesen Gleichungen angegeben und die einzelnen Terme abgeschétzt.

4.3.1 Atmosphire

Fiir die synoptischen Systeme in der Meteorologie gelten die im linken Teil von Tab. 4.1 gegebenen Werte,
wobei der Coriolisparameter f, fiir eine Breite von ¢ = 45° bestimmt wurde. Das typische Verhéltnis
von 1000:1 von vertikaler zu horizontaler Léngenskala findet sich in den Ozeanen ebenso wie in der
Atmosphiére, das Verhiltnis zwischen Tiefe/Dicke und Ausdehnung kénnen Sie sich anhand eines Blatts
Papier veranschaulichen. Fiir die Darstellung von Profilen impliziert dieses Verhéltnis, dass die Skala der
vertikalen Achse gegeniiber der der horizontalen feiner sein muss.

Mit den typischen Groflen aus Tabelle 4.1 ergibt sich fiir die einzelnen Terme

A B C D E F
d : uvtang 10
x — Komponente G —2Qvsing +20wcos¢ +4*  — :Ta = — =L
y — Komponente % +20usin ¢ +2 —|—“tai‘ls = —%S—Z (4.101)
Skalen v foU foW wo Sp
Ordnung [m/s™%] 1074 1073 10-¢ 0%  107° 1073

Die bestimmenden Terme sind also die Coriolisbeschleunigung (Term B) und die Druckgradientenbe-
schleunigung (Term F). Beide liegen eine Gréfienordnung iiber der Trigheitsbeschleunigung (Term A).

— 4.3.3
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NI

Geostrophische Niherung

Abbildung 4.5. Geostrophischer Wind

Damit ldsst sich als die einfachste Ndherung an die atmosphérische Bewegung (geostrophische Néherung)
der geostrophische Wind einfithren. Dieser ist definiert iiber das Gleichgewicht zwischen Corioliskraft und
Druckgradientenkraft und lésst sich formal darstellen als

1 1
—fo~—= g—p und  fu~—-— Op (4.102)
0 Ox

mit f = 202sin ¢ als dem Coriolisparameter. Die Gleichungen enthalten keine zeitliche Ableitung, d.h. sie
sind nicht in der Lage die Entwicklung eines Geschwindigkeitsfeldes zu beschreiben. Stattdessen beschrei-
ben sie ein geostrophisches Gleichgewicht, das die ungefihre Beziehung zwischen einem Druckfeld und
der horizontalen Bewegung auf synoptischen Skalen gibt. Die beiden Gleichungen (4.102) kénnen auch in
vektorieller Form zusammengefasst werden, wobei mit vy die Horizontalgeschwindigkeit bezeichnet sei
und k der Einheitsvektor in vertikaler Richtung ist:

1
vga =k x —Vp. 4.103
H of p ( )

Diese Gleichung beschreibt ein Wirbelfeld vi: das Geschwindigkeitsfeld bildet konzentrische geschlossene
Kurven um den Punkt niedrigsten Drucks.

Anschaulich koénnen wir den geostrophischen Wind wie folgt verstehen: in einem nicht-rotierenden Be-
zugssystem wire der Wind als Ausgleichsstromung vom Bereich hohen zum Bereich niedrigen Drucks
gerichtet und wiirde senkrecht zu den Isobaren wehen. Auf der rotierenden Erde wirkt zusétzlich die
Corioliskraft. Diese lenkt die Luftpakete nach rechts ab, d.h. der Windvektor wird aus der Richtung
senkrecht zu den Isobaren herausgedreht. Diese Drehung setzt sich so lange fort, bis der Wind parallel
zu den Isobaren weht und zwar auf der Nordhalbkugel so, dass der tiefe Druck in Richtung der Bewe-
gung links liegt, vgl. Abb. 4.5. Dann wirken zwei Kréfte auf das Luftpaket: nach rechts die ablenkende
Corioliskraft und nach links die Druckgradientenkraft. Beide Krifte halten sich das Gleichgewicht und
der Wind weht parallel zu den Isobaren.

Der geostrophische Wind ist eine gute und einfache Niaherung fiir das Windfeld in der freien Atmosphére;
die Abweichungen zum realen Wind betragen 5-10%. Ohne diese Abweichungen wiirden Tiefdruckgebiete
unendlich lange leben, da der geostrophische Wind immer um das Tief weht, es aber nie auffiillen kann,
da er ja nicht mit einem Transport senkrecht zu den Isobaren verbunden ist.

Auch in der Ozeanographie wird die geostrophische Niherung verwendet, um die grundlegenden Be-
wegungen, insbesondere den Zusammenhang zwischen Stromungen und einem kleinen Unterschied im
Meeresniveau (entsprechend einem kleinen Unterschied im horizontalen Druck) zu erkldren, vgl. Ab-
schn. 5.4.1.

Rossby-Zahl

Behilt man zusétzlich den néchstgrofieren Term der Bewegungsgleichung, die Tragheitskrifte A, bei, so
ergibt sich fiir die horizontale Bewegungsgleichung

du 10p dv 1 0p
_ _ - - — =__f 4.104
T fo N und ” + fu 2 9 (4.104)
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bzw. in vektorieller Form (wieder mit vy als Horizontalgeschwindigkeit und k als Einheitsvektor in
vertikaler Richtung)

doy,
dt

1
kX v == Vp (4.105)

Diese Gleichung hat den Vorteil, dass sie eine zeitliche Ableitung enthilt, d.h. auch die Entwicklung
eines Wind- oder Strémungsfeldes beschreiben und damit nicht nur fiir diagnostische sondern auch fiir
prognostische Zwecke verwendet werden kann. Allerdings ist diese Prognose messtechnisch nicht einfach
zu erfassen, da sich die Beschleunigung (Term A) als die Differenz zweier grofier Terme (Corioliskraft
B und Druckgradientenkraft F) ergibt: ein kleiner Irrtum in der Messung der Geschwindigkeiten oder
Druckgradienten kann daher zu groflen Ungenauigkeiten bei der Bestimmung der Beschleunigung fithren.

Ein einfaches Mafl zur Bestimmung der relativen Grofle der Beschleunigung im Vergleich zur Corioliskraft
ist durch das Verhéltnis der Skalen der beiden Gréfien

U?/L
foU

gegeben. Diese dimensionslose Grofle wird als die Rossby-Zahl bezeichnet:

_ Tragheitskraft U

Ro = & oliskralt. ~ JoL ° (4.106)

Eine kleine Rossby-Zahl rechtfertigt die geostrophische Naherung.

Rossby-Wellen

In Abschnitt 3.5.2 sind wir breits einer Wellenform begegnet, die sich fiir grofle Rossby-Zahlen ergibt, der
planetaren Welle bzw. Rossby- Welle. Sie ist fiir die Ondulation der Polarfront verantwortlich und damit
als ‘Leitsystem’ fiir die Wettergebilde von grofler Bedeutung fiir die Atmosphére. In ihrer einfachsten
Form lassen sich sich durch die Breitenabhéngigkeit des Coriolisparameters verstehen.

Fiir die Herleitung der planetaren Welle der Atmosphire gehen wir von einem gleichférmigen zonalen
Geschwindigkeitsfeld u (das entspricht einer ostwiirts gerichteten Stromung, wie sie in unseren Breiten
und im Westwindgiirtel der Siidhalbkugel vorherrschen, also in den Breiten, in denen sich die planetaren
Wellen ausbilden) aus und vernachliissigen jegliche vertikale Geschwindigkeit. Die benotigten Gleichungen
sind dann die Impulsbilanz unter Beriicksichtigung des Tréigheitsterms, also

du 1 0p

e — 4.1
1 + o Oz fo=0, (4.107)
dv 109p

it — 4.1
dt+gay+fu 0, (4.108)

sowie die Kontinuitéitsgleichung

ou Ov
—+—=0. 4.1
97 + 3y 0 (4.109)

Partielles Ableiten von 4.107 nach y und von 4.108 nach x liefert

ddu 1 0 0dp Ofv
S ) 4110
Oy dt +g@y8:ﬂ Oy ’ ( )

und

Odv 100p Ofu_ (4.111)

Oz dt 0 0xdy  Ox
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Subtraktion der beiden Gleichungen liefert

d /[O0v Ou dv  Ou of

wobei beriicksichtigt wurde, dass der Coriolisparameter f nur von der Breite y nicht aber von der Linge
2 abhéngt. Die Gréfle dv/dx — du/dy ist eine Komponente des Vektors V x v und wird al Vorticity ¢
bezeichnet. Sie kann als ein Vektor interpretiert werden, der dem Doppelten der lokalen Winkelgeschwin-
digkeit eines Fliissigkeitselements entspricht. Die Vorticity wird daher verwendet, um die Wirbelhaftigkeit
einer Stromung zu charakterisieren. Der zweite Term in (4.112) verschwindet aufgrund der Kontinuitéts-
gleichung (4.109). Da der Coriolisparameter nur von der Breite nicht aber von der Zeit abhéingt, kénnen
wir (4.112) zusammen fassen als

d(¢+ /)
———==0. 4.113
gr (4.113)
Die Groe ¢ + f wird dabei als absolute Vorticity bezeichnet. Sie ergibt sich durch die Kombination der
Vorticity ¢ durch die Rotation des Fluids und der Vorticity aufgrund der Rotation der Erde. Gleichung
(4.113) besagt dann, dass unter der Voraussetzung einer nicht-divergenten reibungsfreien Strémung die
absolute Vorticity erhalten bleibt.

Zur Losung von (4.113) machen wir einen Ansatz der Form

f=f+p (4.114)

mit 3 als Konstante, d.h. wir nehmen an, dass der Coriolisparameter linear mit der Breite variiert. Ferner
nehmen wir eine gleichférmige ungestorte zonale Stromung u, an, der kleine Stérungen v’ iiberlagter sein
konnen. Die Erhaltung der Vorticity 4.113 lésst sich dann schreiben als

o 9\ (o ou o
<a + Uo%) (% - 6_:(]) +6v=0. (4115)

Da wir von einer nicht-divergenten Stromung ausgehen, kénnen wir eine Stromfunktion ¥ einfithren, durch
die die Kontinuitétsgleichung 4.109 automatisch erfiillt ist, d.h.

ov ov
r__9¥ d o =2 4.116
u oy und ' = - ( )
Einsetzen in 4.115 liefert
0 0 9 ov
— — 4 —=0. 4.117
<8t+u°8x>v 0 5 (4117)
Diese Gleichung 148t sich mit einem Wellenansatz der Form
U =R (1/}0 ei(thrk:erly)) (4118)
16sen unter der Bedingung, dass die Dispersionsrelation
w p
€= T =t (4.119)

erfiillt ist. Die Geschwindigkeit der zonalen Stromung ist dann ¢ —u, mit ¢ als der Phasengeschwindigkeit
der Welle in z-Richtung. Rossby-Wellen driften also relativ zur darunter liegenden Grundstréomung in
westlicher Richtung. In der Atmosphiire betriigt die Geschwindigkeit typischerweise wenige Meter pro
Sekunde; die Phasengeschwindigkeit nimmt mit der Wellenldnge zu.

Abbildung 4.6 zeigt die grofiraumige planetare Welle auf der 500 hPa-Fliche fiir typische Verhéltnisse im
Winter der nordlichen Hemisphire. Abgeschniirte oder sich gerade abschniirende Tiefdruckgebiete sind
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Abbildung 4.6. Rossby-Welle auf der 500 hPa-Fliche,
Nordhalbkugel, Winter (Houghton, 1986)

ebenfalls erkennbar. Diese Wirbelbildung und -abschniirung wird uns beim Golfstrom in Abschn. 5.3
ebenfalls begegnen.

Fiir die reale Atmosphire miissen wir uns allerdings der Tatsache bewusst sein, dass die hier betrachte-
te zweidimensionale Rossby-Welle eine Naherung ist, die auf der Annahme einer gleichférmigen Dichte
beruht. In der Atmosphére ist dies nicht der Fall und Rossby-Wellen kénnen sich auch vertikal ausbrei-
ten, d.h. wir erhalten eine dreidimensionale Welle. Diese sind fiir den vertikalen Transport von grofler
Bedeutung, da die Wellen im Gegensatz zur Materie eine einfache Kopplung zwischen den verschiedenen
Atmosphirenschichten vermitteln kénnen. Insbesondere setzt sich die troposphérische Welle in die Stra-
tosphére fort und kann dort mit Phinomenen wie dem ‘sudden stratospheric warming’ in Verbindung
gebracht werden.

Hydrostatische Ndherung

Bisher haben wir die Skalenanalyse nur fiir die Horizontalkomponente der Bewegungsgleichung durch-
gefithrt. Unter Verwendung der in Tabelle 4.1 gegebenen Skalen erhalten wir fiir die vertikale Komponente
der Bewegungsgleichung

z — Komponente (31_11151 —20ucos¢p — @ = f% % —g
2
Skalen % foU UT 5—1‘} g - (4.120)
Ordnung [m s~2] 1077 1073 107° 10 10

Die bestimmenden Groflen sind hier die Druckgradientenkraft und die Gravitationskraft, d.h. die Haupt-
terme der Bewegungsgleichung liefern

1 9p
- — =—g. 4.121
0 0z g ( )

Die hydrostatische Grundgleichung ist also eine gute Naherung zur Beschreibung der vertikalen Schichtung
der Atmosphére.

Die néchsten relevanten Terme sind die Corioliskraft, die aber mehrere Grofenordnungen kleiner ist, also
auch nur einen entsprechend geringen Beitrag zur Bewegung liefert.

4.3.2 Vorticity $

Die Bewegungsungsgleichung (4.47) ist die allgemeine Form einer Bewegungsgleichung, die alle fiir die — 4.3.3
Beschreibung atmosphérischer oder ozeanischer Bewegungen relevanten Grofien enthilt.
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In der Atmosphire und in den Ozeanen kann vielfach die geostrophische Niaherung zur Beschreibung des
stationéren Zustandes verwendet. Die Losung der geostrophischen Ndherung ist eine Stromung im Gleich-
gewicht zwischen Coriolis- und Druckgradientenkraft, die ein Tiefdruckgebiet gegen den Uhrzeigersinn
umweht.

Wirbelhaftigkeit

Die Rotation eines Einzelteilchens beschreiben wir in der klassischen Mechanik durch einen Drehvektor
w, der senkrecht auf der Bahnebene des Teilchens steht und dessen Betrag ein Maf} fiir die Winkelge-
schwindigkeit ist. Die Bahngeschwindigkeit des Teilchens ergibt sich daraus zu

V=wXr. (4.122)
Fiir den Drehimpuls L eines Teilchens gilt
L=rxp (4.123)

wobei p der lineare Impuls ist. Der Drehimpuls ist, ebenso wie der lineare Impuls, eine Erhaltungsgrofe.
Seine Erhaltung verwenden wir z.B. bei der anschaulichen Interpretation der Corioliskraft. Die Anderung
des Drehimpulses erfordert ein Drehmoment M, fiir das in Analogie zur Kraft nach dem Newton’schen
Axiom gilt

dL
M=—=rxF. 4.124
" (4.124)
In der Mechanik eines Massenpunktes konnten die Winkelgeschwindigkeit oder besser sogar der Drehim-
puls als ein Maf fiir den durch die Teilchenbewegung beschriebenen Wirbel bilden.
In der Atmosphére bzw. im Ozean ist die Definition der Wirbelhaftigkeit nicht so einfach, da es sich um
ein kontinuierliches Medium handelt. Wir kénnen zwar die Bewegung eines einzelnen Volumenelements
in Analogie zur Mechnik eines Massenpunktes beschreiben, um jedoch zur Definition einer lokalen Wir-
belstédrke zu kommen, miissten wir in diesem Verfahren iiber alle Massenpunkte summieren, die um den
betrachteten Punkt rotieren. Das ist sicherlich nicht sinnvoll.

Stattdessen bedienen wir uns der Beschreibung unseres kontinuierlichen Mediums durch ein vektorielles
Geschwindigkeitsfeld v. In diesem ist die lokale Wirbelstédrke gegeben durch die Rotation des Feldes

(=Vxv=rotv. (4.125)

Komponentenweise erhalten wir

Co ow/dy — Ov/dz
(=1|¢ | = 0u/0z—0w/ox | . (4.126)
G 0v/dx — Ou/dy

Das sich durch Bildung der Rotation ergebende Vektorfeld ordnet jedem Punkt des Raumes einen Vektor
zu, der senkrecht auf dem Wirbel steht und dessen Lénge ein Maf} fiir die Wirbelstérke ist. Die dritte
Komponente der Vorticity haben wir im Zusammenhang mit der Herleitung der Rossby-Wellen bereits
kennen gelernt.

Vorticity—Gleichung

Betrachtet man eine zweidimensionale Stromung in einer Atmosphére mit gleichférmiger Dichte, so hatten
wir in (4.113) die absolute Vorticity als Erhaltungsgroie kennen gelernt. Wir wollen jetzt eine Gleichung
fiir eine etwas allgemeinere Atmosphére herleiten. Dazu gehen wir wieder von den beiden horizontalen
Bewegungsgleichungen (4.107) und (4.108) aus, leiten erstere partiell nach y und die zweite partiell nach
x ab und bilden wieder die Differenz. Beriicksichtigen wir ferner

ar_ of

- 412
at ~ "oy (4.127)
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so erhalten wir fiir die Anderung der absoluten Vorticity

ou Ov ow v Ow Ou 1 (0o dp 0o Op
— 4+ =) = - — .
or 0Oy 0?

Ox 0y Oy Oz (4.128)

d
E(C*‘f):—@*-f)( 9r 02 9y 02

Diese Gleichung wird als Vorticity-Gleichung bezeichnet. Der erste Term auf der rechten Seite ergibt sich
aus der horizontalen Divergenz: ist diese positiv, so fliefit Materie aus der betrachteten Region und die
Vorticity nimmt ab. Das ist der gleiche Effekt wie bei einem rotierenden Korper, dessen Winkelgeschwin-
digkeit aufgrund der Erhaltung des Drehimpulses zunimmt, wenn sich sein Tragheitsmoment verringert.
Die anderen beiden Terme auf der rechten Seite sind wesentlich kleiner, wie sich durch Skalenanalyse
zeigen lasst. Damit kann die Vorticity-Gleichung in erster Ndherung auch geschrieben werden als

ou Ov

Scrn=-+n(g+5) (1129)

wobel

dp 0 0 0
a = a + u% + ’Ua—y (4130)

andeutet, dass wir uns auf die horizontale Komponente beschrianken kénnen.

In einem Medium konstanter Dichte und Temperatur gilt die Kontinuitétsgleichung in der Form
V-v=divv=0. (4.131)
Dann ldsst sich (4.129) auch in der Form

dh

ow
et N=0C+15- (4.132)

schreiben. Da wir eine konstante Temperatur vorausgesetzt haben, ist die geostrophische Stromung von
der Hohe z unabhéngig. Da aulerdem in erster Ndherung die Vorticity gleich der der geostrophischen
Stromung ist, verdndert sich die Vorticity mit der Hohe nicht. Daher kénnen wir (4.132) zwischen den
Ho6henniveaus z; und 25 integrieren und erhalten mit zo — 21 = h

1 dh

@E(C‘f’f)

_ w(z2) —w(z)

- (4.133)

Beriicksichtigen wir jetzt den Teil des Mediums, der zu einer Zeit zwischen den Niveaus im Abstand h
enthalten ist, so ist

d
d_}; = w(z2) — w(z1) (4.134)
und damit (4.133)

dn C+f _
n (T) =0. (4.135)

Diese Gleichung ist eine (einfache) Form der Erhaltung der potentiellen Vorticity. Die wichtigste Auswir-
kung dieser Gleichung fiir Atmosphére und Ozeane betrifft die Stromung iiber einen Riicken, z.B. eine
Bergkette. Wenn eine Sédule des Mediums iiber ein derartiges Hindernis fliefft, nimmt seine vertikale Aus-
dehnung ab. Dann muss die Vorticity ¢ ebenfalls abnehmen. Eine sich westwérts bewegende Stromung
erhiilt daher bei Uberqueren eines Hindernis eine Komponente in Richtung auf den Aquator.

4.3.3 Ozeane

Die obige Diskussion fiir die Atmosphére kénnen wir direkt auf die Ozeane iibertragen. Ein Blick auf
Tabelle 4.1 zeigt, dass sich die rdumlichen Skalen nicht unterscheiden. Der wesentliche Unterschied liegt
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in den Geschwindigkeiten, d.h. es sind alle Terme betroffen, die die Geschwindigkeit enthalten, also
insbesondere der Beschleunigungsterm, der advektive Term und die Corioliskraft.

Setzten wir diese Skalen in die Bewegungsgleichung ein, so erhalten wir fiir die horizontale Komponente
in Analogie zu (4.101)

A B C D E F
x — Komponente ‘é—“t‘ —2Qvsing  +20wcos¢ +° f%j“d) = f%%
2
y — Komponente % +20u sin ¢ 44 +%an¢ = —%S—Z (4.136)
2 2

Skalen UT foU foW % UT %

Ordnung [m/s™%] 1076 1074 1077 10 1077 1074
und fiir die vertikale Komponenten in Analogie zu (4.120)
2 2
z — Komponente %—ZJ —2ucos¢p — % = —% % —g
2

Skalen w foU e Ly (4.137)

Ordnung [m s=2] 107° 1074 1077 1 10

In beiden Féllen erkennen wir das aus der Atmosphére bekannte Muster. Die charakteristischen Gréfien
fiir die Bewegung sind damit

e die geostrophische Annahme, d.h. ein stationéres horizontales Stromungsfeld in einem Gleichgewicht
aus Corioliskraft und Druckgradientenkraft. In ihm erfolgt die Bewegung parallel zu den Isobaren
mit dem Bereich des tieferen Drucks zur Linken. Eine genaue Diskussion erfolgt in Abschnitt 5.4.1.

e die Rossby-Zahl als das Verhéltnis von Tragheitsterm und Coriolisterm. Ist sie klein, so liefert die
geostrophische Ndherung eine gute Beschreibung der realen Verhéltnisse.

e die hydrostatische Ndherung beschreibt die vertikale Druckschichtung als ein Gleichgewicht aus
Druckgradientenkraft und Gravitation, vgl. Abschn. 2.1.2.

4.4 Zusammenfassung der Grundgleichungen

Zur Beschreibung Atmosphére und Ozean haben wir also den folgenden Satz von elementaren Gleichun-
gen:

e die Impulsbilanz (oder Bewegungsgleichung)

d
d—‘t‘ = -VP4+g" —22xu. (4.138)

e die Massenbilanz (oder Kontinuitéitsgleichung)

do
— = — . 4.1
" oVu (4.139)

e die Zustandsgleichung
p=pT). (4.140)

e die Drehimpulserhaltung (Erhaltung der absoluten Vorticity):

%(Hf) =0. (4.141)
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- ° Abbildung 4.7. Stromlinien bei laminarer (links)

und turbulenter Stréomung (rechts)

4.5 Ideale Fliissigkeiten: Energieerhaltung

Wir haben bisher als ErhaltungsgréBen die Massenbilanz (Kontinuitétsgleichung) in Abschn. 2.3 und die
Impulsbilanz (Bewegungsgleichung) in Abschn. 4.1 kennen gelernt. Da die Losung der Bewegungsglei-
chung haufig etwas miihsam ist, ist es hilfreich, sich anhand der Energieerhaltung einfache Formalismen
zu beschaffen, mit denen wir Grundeigenschaften kontinuierlicher Medien beschreiben kénnen. Diese
Grundprinzipien werden insbesondere bei Stromungen in Kiistennéihe zur Beschreibung der qualitativen
Eigenschaften bendtigt (Sedimenttransport, Kiistenschutzbauwerke usw.).

Die Energiebilanz lidsst sich nur auf ideale Fliissigkeiten anwenden, da Energieerhaltung bei Anwesenheit
von Reibung nicht mehr gilt — es sei denn, es lisst sich ein Ausdruck finden, der die Energieumwandlung
in Wérme oder Energie der Turbulenz beriicksichtigt.

4.5.1 Stromlinien und Stréomungsfeld

Zur Beschreibung einer Stromung verwenden wir das Konzept des Stromungsfeldes. Bei der stationiren
Stromung sind die Parameter o(r) und v(r) konstant, d.h. weder Dichte noch Geschwindigkeit hingen
von der Zeit ab.

Ein wichtiges Konzept zur Beschreibung eines Stromungsfeldes sind die Stromlinien. Sie werden dadurch
bestimmt, dass die Geschwindigkeit fiir eine grofle Anzahl von Raumpunkten aufgetragen wird. Ist eine
hinreichend grofle Zahl von Geschwindigkeitsvektoren gegeben, so schlieflen sie sich zu Stromlinien zu-
sammen. Formal ist der Geschwindigkeitsvektor in einem bestimmten Raumpunkt die Tangente an die
Stromlinie in diesem Punkt. Anschaulich sind die Stromlinien die Bahnen von Testelementen in einer
stationdren Stromung. Die Tangenten geben die Richtung der Stomungsgeschwindigkeit, die Dichte der
Stromlinien ist ein Maf fiir die Geschwindigkeit. Mehrere Stromlinien bilden eine Stromrdhre bzw. einen
Stromfaden. Da der Geschwindigkeitsvektor die Tangente an eine Stromlinie ist, hat die Geschwindigkeit
v keine Komponente senkrecht zur Stromlinie, d.h. alle Teilchen bleiben innerhalb einer Stromrohre,
selbst wenn sich der Querschnitt oder die Form der Stromrdhre verdndert. Eine Stromrohre wird daher
auch als Flussrohre bezeichnet, da der Fluss durch sie hindurch eine Konstante ist.

Mit Hilfe des Konzeptes der Stromlinie lassen sich die Unterschiede zwischen laminarer Stromung und
turbulenter Stromung verdeutlichen: in einer laminaren Stromung liegen die Stromlinien nebeneinander
ohne sich zu durchmischen. Diese Stromung wird als Schichtstromung bezeichnet. In einer turbulenten
Stromung dagegen bewirkt die Reibung zwischen der Fliissigkeit und den Randschichten oder zwischen
verschiedenen Fliissigkeitsschichten unterschiedlicher Geschwindigkeit die Bildung von Wirbeln, so dass
sich kein geschlossenes Stromlinienbild mehr ergibt, vgl. Abb. 4.7. Fiir den Rest dieses Abschnitts werden
wir uns auf laminare Strémungen beschrénken.

4.5.2 Kontinuitédtsgleichung

Bevor wir uns der Energieerhaltung zuwenden, kénnen wir noch eine anschauliche Folgerung aus der
Kontinuitétsgleichung ziehen.

Die Kontinuitétsgleichung lisst sich mit Hilfe des Konzepts der Flussrohre herleiten, vgl. Abbildung 4.8:
pro Zeiteinheit muss die gleiche Masse durch den Querschnitt einer Flussrohre flielen, unabhéingig davon,
wie weit diese ist. Damit ist die Kontuniutiitsgleichung die Ubertragung des Konzepts der Massenerhal-
tung auf die Hydrodynamik: die Masse bzw. die Volumenelemente, die links in die Flussrohre eintreten,
miissen rechts auch wieder herauskommen. Masse m ist Dichte p mal Volumen V'; das Volumen kann als
Produkt aus Querschnittsfliche A und dem im Zeitintervall At von der Stromung zuriickgelegtem Weg
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hohe niedrige
Geschwindigkeit

Abbildung 4.8. Zur Herleitung der Kontinuitétsgleichung

s = v At geschrieben werden:
Am =V =pAs=pAvAt. (4.142)

Division durch At liefert den Massenstrom:

. Am
m = A 01A1v1 = 02 Aso (4.143)

und damit die Kontinuitditsgleichung
0Av = const . (4.144)

Betrachtet man ein inkompressibles Medium, so ist ¢ konstant und es ergibt sich die Kontinuitdtsgleichung
fiir ein inkompressibles Medium:

vA = const . (4.145)

Die GroBe V = Av ist der Volumenstrom, d.h. das Volumen, das pro Zeiteinheit durch einen Querschnitt
A stromt.

Die physikalische Bedeutung der Kontinuitdtsgleichung fiir eine inkompressible Strémung ist einfach:
bei einer Verkleinerung der Querschnittsfliche wird die Geschwindigkeit grofler, d.h. die Stromlinien
riicken, wie auch anschaulich zu erwarten, dichter zusammen. Umgekehrt bewirkt eine Vergréflerung des
Querschnitts eine Verringerung der Stromungsgeschwindigkeit. Ein Beispiel ist die stéirkere Stromung
eines Flusses unter dem Engpass Briicke, ein anderes Beispiel ist das Diinnerwerden eines Wasserstrahls
mit zunehmendem Abstand vom Wasserhahn. Eine Halbierung der Querschnittsfliche verdoppelt die
Stromungsgeschwindigkeit, eine Halbierung des Rohrdurchmessers vervierfacht sie. Dadurch erhéht sich
die Gefahr der Wirbelbildung ebenso wie der Erosion.

4.5.3 Bernoulli-Gleichung

In idealen Fliissigkeiten wirken keine Reibungskrifte. Daher muss jede Druckarbeit, die auf ein Volumen
ausgeiibt wird, als vermehrte kinetische Energie dieses Volumens wieder auftauchen. Betrachten wir dazu
ein Rohr mit variablem Querschnitt, vgl. Abbildung 4.9. Um ein Volumenelement Vi = A; Az im weiten
Teil durch die Fiche A; zu befordern, muss man es um ein Stiick Az verschieben, d.h. es ist gegen den
Druck p, der Fliissigkeit eine Arbeit

AWl = F1 Axl =pP1 A1 A$1 = D1 ‘/1 (4146)

N,=A, 0%,

Ax

Abbildung 4.9. Zur Herleitung der Bernoulli-Gleichung.
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zu verrichten. Im engen Teil der Rohre gilt entsprechend
AWQ = F2 Axg = P2 A2 AIQ = P2 ‘/2 . (4147)

Diese Arbeit bewirkt eine Verdnderung der potentiellen Energie des Volumenelements. Dessen kinetische
Energie ist gegeben als

Egn = $Amv® = 1p0? AV (4.148)
oder als kinetische Energiedichte ey,

Evin 1 4
= = . 4.14
v = 5% (4.149)

€kin =

In einer idealen Fliissigkeit gilt die Energieerhaltung, d.h. die Summe aus potentieller und kinetischer
Energie ist konstant:

plAVl + %Q{U%Avl = pQA‘/Q + %QgU%A‘/Q . (4150)

In einer inkompressiblen Fliissigkeit ist o konstant und daher AV} = AV, = AV. Damit folgt aus der
Energieerhaltung

p1+ %gv% =p2+ %QUS . (4.151)

Fiir eine inkompressible, reibungsfreie Fliissigkeit, die in einem waagerechten Rohr fliefit, gilt daher die
Bernoulli Gleichung

p+ %Q’UQ = po = const . (4.152)

Die Konstante p, ist der Gesamtdruck, der an der Stelle mit v = 0 als der Druck der Fliissigkeit erreicht
wird. Die Grofle ps = po—p = %91)2 ist der Staudruck, der beim Auftreffen der bewegten Materie auf eine
Fléche erzeugt wiirde. Diese Grosse wird auch als dynamischer Druck oder Stromungsdruck bezeichnet.
Die Grofle p = p, — ps ist der statische Druck der stromenden Fliissigkeit.

Erweiterte Bernoulli-Gleichung und Gesetz von Toricelli

Betrachtet man kein waagerechtes sondern ein schriggestelltes Rohr, so ist neben der Druckarbeit und
der kinetischen Energie auch die potentielle Energie in der Energiebilanz zu beriicksichtigen:

p+ 300 + ogh = const = p, . (4.153)

Auch diese Gleichung beschreibt eine Energieerhaltung und wird als erweiterte Bernoulli-Gleichung be-
zeichnet. Fiir den Spezialfall einer Fliissigkeit in Ruhe verschwinden die Terme, die die Geschwindigkeit
enthalten, und es ist

p1—p2=09(h1 —h2) = dp=pgdh. (4.154)

Diese Gleichung haben wir bereits im Zusammenhang mit der hydrostatischen Grundgleichung kennen-
gelernt, dort wurde sie auch anschaulich hergeleitet.

Die erweiterte Bernoulli-Gleichung erkléart z.B. das Gesetz von Toricelli: Die AusfluBgeschwindigkeit einer
reibungslosen Fliissigkeit durch ein Loch in der Seitenwand eines mit dieser Fliissigkeit gefiillten Behélters
ist gleich der Geschwindigkeit, die ein Korper erreichen wiirde, wenn er die Strecke vom Spiegel der
Fliissigkeit zur Ausflussoffnung frei fallen wiirde.
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Empfohlene Literatur

In diesem Kapitel wurden allgemeine Grundlagen der Hydrodynamik behandelt, d.h. jedes Buch zur
Hydrodynamik ist geeignet. Fiir Leser mit Interesse an technischen Aspekten der Hydrodynamik ist z.B.
Hutter (1995) ein geeignetes Buch. Einen stiirkeren Bezug zur Geophysik bzw. Meteorologie haben z.B. der
Pedlosky (1987), dessen Umfang und Tiefe jedoch recht weit iiber den in diesem Skript behandelten Stoff
hinaus geht, oder der Massel (1999), der die physikalischen Grundlagen in angemessenem Umfang und
verniinftiger Darstellung behandelt. Der Dietrich et al. (1975) behandelt die Grundlagen zwar ebenfalls,
jedoch wird noch sehr viel in der lange in Meteorologie und Meereskunde iiblichen komponentenweisen
Darstellung gearbeitet — frei nach dem Motto, keine Gleichung kann so wenig physikalischen Inhalt haben,
dass man ihre formale Darstellung nicht iiber mindestens zwei Seiten auswalzen miisste.

Aufgaben

Verstindnisfragen

1. Beschreiben Sie die Elemente des Schubspannungstensors. Auf welche Gréflen reduziert sich der
Schubspannungstensor in einem reibungsfreien Medium?

2. Wie lésst sich die kinematische Viskositiat definieren?

Welche Bedeutung hat die mittlere freie Weglédnge?

LS

Was sind die Tangential- und die Normalspannungen im Schubspannungstensor?
5. Wie ist die Schubspannung definiert?

6. In der Bewegungsgleichung tritt zwar die Corioliskraft explizit auf, nicht jedoch die Zentrifuglakraft.
Mit welcher Begriindung lasst sich diese Vereinfachung machen?

7. Was versteht man unter effektiver Gravitationsbeschleunigung?
8. Welche physikalischen Prozesse werden in der Bewegungsgleichung beriicksichtigt?

9. Welche physikalischen Griinde gibt es, sowohl im Ozean als auch in der Atmosphire die vertikale
und die horizontale Bewegung getrennt zu beschreiben?

10. Was verstehen Sie unter Linearisierung von Gleichungen?

11. Gelten die Grundgleichungen wie Bewegungsgleichung oder Kontinuitétsgleichung fiir Momentan-
werte oder mittlere Groflen? Was bedeutet dies fiir die Anwendung auf Beobachtungen?

12. Welches Ziel verfolgt die Skalenanalyse?

13. Welche Terme erweisen sich bei der Salenanalyse der Bewegungsglechung als dominant fiir die
vertikale Bewegung, welche fiir die horizontale?

14. Wie kommt man auf die geostrophische Niherung?

15. Die geostrophische Nﬁerung kann fiir die Atmosphére ebenso verwendet werden wie fiir Ozeane.
Nennen Sie einfache Anwendungsbeispiele.

16. Welches atmosphérische Phédnomen 148t sich durch die geotrophische Néherung beschreiben?

17. Veranschaulichen Sie (graphisch) warum sich in der geostrophischen Niherung ein Isobaren-paralleler
Strom ergibt und nicht ein dem Druckgradienten entgegen gesetzter Strom.

18. Warum wird die geostrophische Ndherung eher zur Beschreibung der Ozeane als in der Atmosphére
verwendet?
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19

20.

21.
22.
23.
24.

. Welche Bedeutung hat die geostrophische Niherung in der Wettervorhersage?

Die Rossby-Zahl kann verwendet werden, um ein Maf fiir die Giite der geostrophischen Néherung
zu liefern. Was geht in die Rossby-Zahl ein?

Was versteht man unter einer planetaren Welle?
Was ist eine Rossby-Welle? Wie lédsst sie sich herleiten?
Was ist fiir die Ondulation der Polarfront (Rossby-Welle) verantwortlich?

Alcatraz, eine kleine Insel in der Bucht von San Franzisko dicht an der Golden Gate Bridge, galt
lange Zeit als ein sehr sicheres Gefiingnis, da Ausbrecher keine Chance hatten, schwimmend das
Festland zu erreichen. Zur physikalischen Erkldrung miissen Sie beriicksichtigen, dass der Pazifik
Gezeiten hat und dass das Golden Gate eine Meerenge zwischen dem freien Pazifik und der Bucht
von San Franzisko ist.

Rechenaufgaben

1

. Blut flieit mit einer Geschwindigkeit von 30 ¢cm/s durch eine Aorta mit Radius 1.0 cm. Wie grof§
ist der Volumenstrom (DurchfluBmenge)?

Blut fliefie in einer Arterie mit Radius 0.3 ¢cm und Stromungsgeschwindigkeit 10 em/s. Durch Arte-
riosklerose verringert sich der Radius auf 0.2 cm. Wie grof ist hier die Stromungsgeschwindigkeit?

Warum verringert sich der Querschnitt des Wasserstrahls mit zunehmendem Abstand vom Wasser-
hahn? Entwickeln Sie ein Verfahren, wie Sie aus dem in zwei verschiedenen Abstéinden vom Was-
serhahn gemessenen Durchmesser die Ausfluigeschwindigkeit am Wasserhahn bestimmen kénnen.

In einem Warmwasserrohr verringert sich infolge von Kalkablagerungen der Rohrdurchmesser um
20 %. Berechnet werden soll die prozentuale Anderung des Massenstroms 7.

Eine Wasserleitung (Querschnitt A; = 100 cm?) weist eine Einschniirung (Querschnitt Ay =
20 cm?) auf. Der Druck ist an der Verengung 0.51 - 105 Pa niedriger als davor. Mit welcher Ge-
schwindigkeit stromt das Wasser durch die Leitung?

In einem Chemikalientank, der bis zur Hohe h = 25 m mit einer dtzenden Fliissigkeit der Dichte
0 = 10° kg/m? gefiillt ist, stromt aus einem kleinen Leck in einer Hohe h; = 24.5 m Fliissigkeit aus
und trifft im Abstand x; auf den Boden. Sie haben Ihren Werkschutz so positioniert, daf3 die Leute
die Fliissigkeit sofort durch Aufschaufeln eines Bindemittels neutralisieren konnen. Begriinden Sie,
warum die Fliissigkeit bei z; auf den Boden trifft und nicht einfach am Behélter herunter rinnt.
Bestimmen Sie z7. Da bildet sich in einer Hohe von ho = 2 m iiber dem Boden ein zweites Leck.
Miissen Sie die Werkschutzleute jetzt weiter zuriickziehen, dichter an den Tank schicken oder an
ihrer momentanen Position lassen?

Ein zylindrisches Gefafl hat in den Hohen hy = 10 m und he = 5 m {ibereinanderliegende Off-
nungen. In welcher Hohe H iiber dem Gefafiboden muf} sein Fliissigkeitsspiegel liegen, damit die
ausstromende Fliissigkeit aus beiden Offnungen gleich weit auf die Waagerechte in der Hohe des
Gefaflbodens auftrifft?

Durch eine 1 km breite und 60 m tiefe Meerenge stromt Wasser in eine dahinter liegende Bucht.
Das Wasser trifft aus einem Trichter mit einer Breite von 4 km und einer mittleren Tiefe von 40 m
auf die Meerenge, die Geschwindigkeit des Ebbstroms im Trichter betrigt 2 m/s. Wie grof} ist die
Stromungsgeschwindigkeit in der Meerenge?

Formales

1

. Zerlegen Sie die einzelnen Terme der Bewegungsgleichung in ihre Komponenten in einem mit der

Erde rotierenden kartesischen Koordinatensystem.



Kapitel 5
Meerestromungen

In diesem Kapitel wollen wir den Ozean auf den gréfiten zur Verfiigung stehenden Skalen betrachten.
Daher werden wir uns zuerst mit Strémungen beschéftigen, da diese das grofite geschlossene System der
Hydrosphére darstellen: der Golfstrom als Wérmetransport zwischen dem Golf von Mexiko und dem
mittleren und nordlichen Europa, d.h. als unsere Heizung, ist schon ein relativ beeindruckendes System,
das sich iiber eine Strecke von einigen Tausend km erstreckt. Der Golfstrom ist jedoch nur ein kleiner
Teil der globalen thermohalinen Zirkulation, die den gesamten Globus umspannt.

Die treibenden Krifte fiir die Ozeanzirkulation sind der Wind, der die windgetriebenen Oberflichen-
stromungen erzeugt wie die Westwindzirkulation in mittleren und die 6stlichen Stromungen in niedrigen
Breiten, und die durch unterschiedliche Salz- und damit Dichtekonzentrationen getriebene thermohaline
Zirkulation, die das globale drei-dimensionale Stromungssystem bildet, in dem es den Riickfluss des durch
die Oberflichenstromungen transportierten Wassers in tieferen Schichten erlaubt.

Und davor zur Orientierung gibt Abb. 5.1 eine Karte der Meerestiefen, in der die einzelnen Meere be-
zeichnet sind.

5.1 Oberflichenstromungen

Ozeane sind dreidimensionale kontinuierliche Medien, die durch irregulire Formen (Meeresboden, Kon-
tinente) begrenzt sind und durch mehr oder weniger breite Griiben verbunden sind. Die Bewegung von
Wasservolumina in diesen unregelméffigen Becken wird daher im Gegensatz zu der im vorangegangenen
Kapitel betrachteten Atmosphére relativ komplex sein; insbesondere wird ein Austausch zwischen den
Becken durch die Verbindungen zwischen diesen kanalisiert. Aufgrund der unregelmifligen Topographie
des Meeresbodens konnen wir nicht davon ausgehen, dass sich das Wasser als von der Meeresoberfliache
bis zum Meeresboden reichende Wasserséule (eventuell an ihrer Unterkante durch Reibung abgebremst)
bewegt. Daher wird die reale Zirkulation dreidimensioanl sein: neben Bewegungen von Wasservolumina
in Lénge und Breite (d.h. oberflichenparallel) wird es auch Bewegungen in der Wassertiefe geben.

Von diesem dreidimensionalen Zirkulationsmuster sind die Oberflichenstromungen am einfachsten zu be-
obachten. Historisch konnte man sie z.B. aus Beobachtungen der Drift (havarierter) Schiffe oder schwim-
mender Wrackteile ableiten, wie in Abb. 5.2 fiir den Nordatlantik dargestellt. Die Driften der verschie-
denen Objekte weisen alle auf eine relativ starke Stromung parallel zur Ostkiiste der USA hin, den
Golfstrom.

5.1.1 Verfahren: Turnschuhe und Quietscheneten

Dieses frither zuféllige Verfahren wird heute noch systematisch zur Bestimmung von Oberflachenstrémun-
gen durch Driftbojen verwendet: man setzt einen Funksender auf einer Boje aus, 1d8t diese treiben und
peilt ihre Signale zu bestimmten Zeiten an. Auf diese Weise ldsst sich die Bahn der Boje und damit die
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Abbildung 5.1: Die Ozeane der Welt, entnommen aus Summerhayes und Thorpe (1996)
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Meerestromung verfolgen.! Da Meerestromungen turbulent sind, ist der Weg der Boje eher vom Zufall
bestimmt. Fiir eine genaue Kartierung einer Meeresstromung wiirde man daher eine grofle Zahl von Bojen
benotigen, ein kostenaufwendiges Verfahren. Frither hat man stattdessen Flaschenpost? verwendet, der
moderne Ozeanograph macht sich die kleineren Unfille zu Nutze, insbesondere das Uberbordspiilen von
Containern bei schwerem Wetter. So wurdem am 17. Mai 1990 ca. 80 000 Nike-Schuhe? im Nordpazifik
vom Container-Schiff Hansa Carrier gespiilt. Ein halbes bis ein Jahr spiter wurden Tausende von Schu-
hen an der nordamerikanischen Kiiste vom siidlichen Oregon bis zu den Queen-Charlotte-Inseln angespiilt
(Ebbesmeyer und Ingraham, 1992). Mit Hilfe der Meldungen iibr diese Schuhfunde lie} sich die Drifthahn

IDie modernere Alternative verzichtet auf das Anpeilen der Boje und setzt stattdessen einen GPS-Empfinger mit auf

die Boje, so dass diese zu bestimmten Zeiten ihre Position iibermittelt.

2S0 wurden bis Ende 1991 auf der Wetterstation Papa im Nordpazifik 33 869 Flaschen ausgesetzt.
3Das ist keine Schleichwerbung, es heisst ‘Nike-shoe-spill’.

Abbildung 5.2. Stromungen im Nordatlantik aus der Be-
obachtung von lange treibenden Wracks oder Wrackteilen,
Summerhayes und Thorpe (1996) auf der Basis von Richard-
son (1985)
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Abbildung 5.3: Oben: Driftbahen im Nike shoe spill: in N wurden am 17.05.1990 ca. 80 000 Schuhe von
Bord eines Containerfrachters eingebracht. Die Zahlen und Punkte zeigen an, wo diese Schuhe an der
nordamerikanischen Kiiste wieder gefunden wurden. Das Band gibt die ungefihre Driftrichtung an. P ist
die Wetterstation Papa (Ebbesmeyer und Ingraham, 1992). Unten: 29 000 Badewannenspieltiere wurden
am 10.01.1992 in T eingebracht. Die Markierungen geben Zeiten und Orte, wo groflere Mengen dieser
Tiere wieder gefunden wurden (Ebbesmeyer und Ingraham, 1994)
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Abbildung 5.4. Driftbahnen fiir verschiedene

Jahre, die Schuhe werden jeweils am 27. Mai ein-

‘a6 a8 %0 sz %4 %5 58 60 e ea getragen, vgl. Text (Ebbesmeyer und Ingraham,
LATITUDE ("N} 1992)
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Nike Shoes Trajectories

der Schuhe in einem Modell der Ozeanstromungen rekonstruieren, vgl. Abb. 5.3.

Allerdings ist die Verteilung der Schuhe iiber einen mehr als tausend Kilometer langen Kiistenstreifen in
dem Modell nur schwer zu simulieren: hier sind aufler den kiistenparallelen Stromungen auch die Beeinflus-
sungen durch den Kiistenverlauf, d.h. die exakte Form der Kiistenlinie und die sich daran ausbildenden
Stromungen, von Bedeutung. Dennoch erwiesen sich die Schuhe als ein guter Testfall fiir das Modell.
Einen zweiten Testfall lieferte ein Container, der am 10.01.1992 im nordlichen Pazifik mit 29 000 Spiel-
tieren fiir die Badewanne iiber Bord gespiilt wurde. Auch diese Tiere wurden an der nordamerikanischen
Kiiste angespiilt und lieferten einen Aufschluss iiber das zu der Zeit herrschende Driftmuster. Da sich in
beiden Féllen der Eintrag der Objekte an in Relation zur Driftbahn nahe beieinander gelegenen Orten er-
eignete, liefert ein Vergleich der beiden Fille einen guten Test fiir die Reproduktion der (jahres)zeitlichen
Variation der Stromungsmuster im Modell.

Allerdings sind diese Driftbahnen nicht nur saisonal beeinfluflit sondern héngen von Schwankungen im
grofiskaligen Zirkulationsmuster der Ozeane ab, darunter auch vom El Nino. Fiittert man die Beobach-
tungen iiber atmosphérische und ozeanische Zirkulation in das von den Autoren verwendete Modell, so
ergeben sich je nach Jahr des Eintrags (der aber jeweils am 17. Mai) unterschiedliche Driftbahnen. Simula-
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Abbildung 5.5: Oberflichenstrémungen, Summerhayes und Thorpe (1996) auf der Basis von NRDC (1946)

tionen wurden fiir die Jahre 1946-1990 durchgefiihrt, fiinf Beispiele sind in Abb. 5.4 gezeigt, darunter das
Jahr 1951, in dem sich eine geschlossene Driftbahn ausgebildet hiitte, die Schuhe im wahrsten Sinne des
Wortes kein Land gesehen hitten. Das Jahr 1973 hétte die Schuhe am weitesten nach Siiden versetzt, das
Jahr 1982 mit seinem starken El Nino dagegen am weitesten nach Norden. 1990 gibt die Beobachtungen
wieder, 1988 entspricht ungefdhr dem mittleren Verhalten.

5.1.2 Beobachtungen

Abbildung 5.5 zeigt unser heutiges Verstandnis der Oberflichenstromungen der Ozeane. Die wichtigsten
Merkmale dieser Stromungen sind:

e trotz der unterschiedlichen Formen der Becken von Nordatlantik und Nordpazifik sind die Zirku-
lationsmuster &hnlich: im nérdlichen Teil eine Zirkulation gegen den Uhrzeigersinn, im siidlichen
Teil ein ausgeprédgter Wirbel im Uhrzeigersinn. Letztere ist asymmetrisch: die Strémungen sind
an den westlichen Grenzen (d.h. den Ostkiisten) wesentlich stérker als im 6stlichen. Diese beiden
starken Grenzflichenstromungen, der Golfstrom im Atlantik und der Kuroshio im Pagzifik sind die
am besten dokumentierten Ozeanstrémungen.

e der Indische Ozean zeigt ein komplexeres Zirkulationsmuster, das stark durch den Monsum beein-
flusst ist.

e in Aquatornihe zeigen alle drei Ozeane zwei westwiirts flieBende Aquatorialstréome: den Siidlichen
und den Nérdlichen Aquatorialstrom. Im Pazifik und im Indischen Ozean sowie in Teilen des Nord-
atlantik sind diese durch einen starken ostwiirts flieBenden Aquatorialen Gegenstrom getrennt.

e in den siidlichen Ozeanen um die Antarktis finden sich keine kontinentalen Barrieren (mit Ausnahme
der Drake Passage), so dass sich eine starke nach Osten gerichtete zirkumpolare Stromung ausbildet,
manchmal als Westwinddrift* bezeichnet.

Die wesentliche Antriebskraft der Stromungen in Atmosphére und Ozean ist die Verteilung des Einfalls von
Energie auf die Erde, d.h. die rdumliche Verteilung der einfallenden solaren Strahlung, vgl. Abschn. 3.4.

4Winde werden nach der Richtung bezeichnet, aus der sie wehen — ein Westwind bewegt die Luft und das Wasser in
ostlicher Richtung. Daher wird eine ostwérts gerichtete Strémung von einem Westwind getrieben.
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5.2 Globale Zirkulation

Die frei bewegliche Atmosphére ist sicherlich ein ideales Medium, um Wérme aus niedrigen in hohe Breiten
zu transportieren. Wenn wir uns jedoch klar machen, dass eine 2.5 m dicke Schicht Oberflichenwasser der
Ozeane eine der gesamten Atmosphiire vergleichbare Warmekapazitit hat, ist auch klar, dass die Ozeane
trotz ihrer durch die Kontinente eingeschrinkten Stromungsmuster signifikant zum polwérts gerichteten
Wérmetransport beitragen.

5.2.1 Relative Anteile Warmetransport

Neben der atmosphérischen Zirkulation trigt die ozeanische Zirkulation zu ungefihr 30% zum Aus-
gleich des Temperaturgefilles Aquator-Pol bei. Der relative Anteil von atmosphirischem und ozeani-
schem polwérts gerichteten Wirmetransport ist in Abb. 5.6 gegeben. Die obere Kurve gibt den gesamten
Wirmetransport von Ozeanen und Atmosphére wie er zur Erfiillung der beobachteten Energiebilanz
(vgl. Abb. 3.8) notwendig ist. Die mittlere Kurve gibt den Energietransport durch die Atmosphiire wie er
aus direkten Beobachtungen ermittelt wird. Der im unteren Teilbild gezeigte polwérts gerichtete Warme-
transport durch die Ozeane ist als Differenz aus den beiden oberen Kurven bestimmt. Die unterschied-
lichen Symbole bzw. die durchgezogene Kurve beziehen sich auf Abschitzungen verschiedener Autoren
(Carrissimo et al.; Newell et al., 1972; Oort and Vonder Haar, 1972; Trenberth, 1979).

Die ozeanische Zirkulation ist etwas komplexer (und komplizierter) als die atmosphérische Zirkulation, da
hier die Verteilung der See- und Landmassen, die durch das Relief des Meeresbodens gegebene Meerestiefe
(das entspricht ungefihr den durch die Verteilung von See- und Landmassen im Falle der Atmosphire
bewirkten Effekten), ja sogar die Unterschiede zwischen einer Wasserfliche und einer Meereisfliche fiir
die Ausbildung eines Zirkulationsmusters entscheidend sind. Zwar wirken diese Faktoren auch auf die
atmosphérische Zirkulation ein, jedoch dort im wesentlichen um die durch den Temperaturgradienten
getriebene Zirkulation zu modifizieren, nicht aber um das Zirkulationsmuster selbsttéitig zu bestimmen.

Abbildung 5.5 gibt einen Uberblick iiber die Oberflichenstromungen der Ozeane. Zum Aquator hin gerich-
tete Stromungen sind in der Regel kalt, vom Aquator weg gerichtete dagegen warm. Dadurch ermdéglicht
die Oberflichenstromung der Ozeane einen polwirts gerichteten Warmetransport. Allerdings zeigen sich,
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Abbildung 5.7. Thermohaline Zirkulation

durch die Landmassenverteilung bedingt, deutliche Unterschiede zwischen der Nord- und Siidhalbkugel:
auf der Siidhalbkugel gibt es eine kreisférmig um die Antarktis ausgelegte Stromung, die teilweise an den
Westkiisten der Kontinente in Aquatorrichtung abgelenkt wird. Dieser geschlossene Wirbel ist fiir den
relativ geringen polwértigen Warmetransport in den Ozeanen der Stidhemisphére verantwortlich.

Um die Arktis herum kann sich dagegen aufgrund der Meereisbedeckung keine geschlossene Zirkulation
ausbilden. Hier besteht praktisch nur im Nordatlantik (und in ganz geringem Mafle auch durch die Beh-
ringstrafie) ein Austausch mit den hoheren Breiten: der Golfstrom stéft als warme Oberflichenstromung
von der Karibik kommend an der Kiiste Norwegens vorbei bis in hohe Breiten vor. Um Groénland herum
fithrt der Labrador-Strom kaltes Wasser aus dem Nordpolarmeer in den Atlantik.

Die Meerestromungen haben auch fiir das Klima eine Bedeutung. Fiir uns ist der Golfstrom gleichsam
die Heizung, die dafiir sorgt, dass wir eher milde Winter haben und sich keine ausgedehnten Eisfelder vor
der Kiiste Norwegens ausbilden. Im Zusammenhang mit der Telekonnektion werden wir noch El Nino als
eine Kopplung zwischen ozeanischer und atmosphérischer Zirkulation kennenlernen.

5.2.2 Thermohaline Zirkulation

Abbildung 5.7 zeigt die thermohaline bzw. Tiefenzirkulation der Ozeane bzw. genauer gesagt zwei unter-
schiedliche Vorstellungen iiber die thermohaline Zirkulation. Diese Zirkulation sorgt einerseits fiir einen
Wirmetransport in hohere Breiten und ist andererseits fiir den Salzhaushalt der Ozeane von grofier
Bedeutung. Wihlen wir uns den Nordatlantik als wahrscheinlichen Startpunkt dieser Zirkulation. Dort
entzieht die kalte, trockene arktische Luft den Oberflichengewéssern Wéarme und fiithrt zur Verdunstung.
Letztere bewirkt eine Erhohung des Salzgehaltes und damit eine grofiere Dichte des Wassers. Da durch
die Abkiihlung die Dichte ohnehin schon erhoht ist, sinkt das Wasser ab und fliefit nach Stiden. Dieses
Wasser bildet die atlantische Tiefwasserstromung in wenigen Tausend Metern Tiefe. Die Stromstéarke
dieser Tiefenstromung iibertrifft die aller Fliisse der Erde um mehr als das zwanzigfache. Im Siidatlantik
wendet sich die Stromung ostwérts, fliet an Afrika und Australien vorbei und steigt im noérdlichen Pazifik
aus der Tiefsee auf (untere Variante). Dort nimmt sie Wérme und relativ wenig salzhaltiges Wasser vom
asiatischen Kontinent auf. Dieses Wasser stromt in Tiefen von wenigen Hundert Metern tiber den Golf
von Mexiko zuriick in den Nordatlantik. Im alternativen Zirkulationsmuster (oberes Teilbild) bewegen
sich die wiarmeren Oberflichenwasser ostwirts vom Pazifik in den Atlantik.

Dieses Zirkulationsmuster hat eine Zeitskala von Jahrzehnten, die Tiefenzirkulation eine von einigen
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Abbildung 5.8. Ausbreitung der Salzanomalie des Nord-
atlantik. Zum Vergleich: die Geschwindigkeit des Golfstroms
j betrigt ca. 9 km/h, d.h. ein Wasserelement des Golfstroms
) L. 1 - < V8 bendtigt von der Kiiste Floridas bis vor die norwegische
Kiiste ca. (Summerhayes und Thorpe, 1996)

Jahrhunderten. Beide Zeitskalen sind deutlich grofler als die der windgetriebenen Zirkulationsmuster,
d.h. der polwérts gerichtete Warmetransport durch die Ozeane ist zumindest auf Zeitskalen von Jahren
nicht nennenswert durch Variationen in Windsystemen beeinflusst.

Die thermohaline Zirkulation wird im englischsprachigen Raum héufig mit dem Ausdriick ‘Forderband’
ergéanzt. Diese Bezeichnung macht nicht nur deutlich, dass ein Transport erzeugt, sondern sie geht weiter:
die thermohaline Zirkulation erfolgt entlang recht enger ‘Wasserstraflien’, eben Forderbénder, ohne dass
eine Durchmischung mit dem benachbarten Oberflichenwasser stattfindet. Diese Durchmischungsarmut
ist ein besonderes Merkmal von Zirkulationssystemen, sie lief} sich in den siebziger Jahren des 20. Jhrh. am
Beispiel der ‘Grofien Salzanomalie’ des Nordatlantik verfolgen: wahrscheinlich hat im Laufe der Sechziger
eine ungewohnliche grofie Zufuhr von Eis und Schmelzwasser aus hohen Breiten dazu gefiihrt, dass sich
ein Bereich ungewchnlich geringen Salzgehalts ausgebildet hat. Diese salzarme Blase konnte dann auf
ihrer Wanderung um den Atlantik iiber mehr als ein Jahrzehnt verfolgt werden, vgl. Abb. 5.8, ohne sich
mit dem umgebenden Wasser zu mischen. Im Hinblick auf die allgemeine Diskussion iiber (anthropogene)
Klimadnderungen kénnen derartige Anomalien von groflem Interesse sein: die Ozeane reagieren aufgrund
der groflen Wiarmekapazitdt des Wassers nur sehr langsam auf klimatische Verinderungen. Derartige
Anomalien dagegen, die z.B. ein verstérktes Abschmelzen polaren Eises andeuten kénnen, sind wesentlich
schnellere und deutlichere Warnzeichen.

Das Absinken im Nordatlantik ist als Abfluss fiir den Golfstrom wichtig, so dass eine Verdnderung an
dieser Stelle z.B. auf eine Eiszeit in Nord- und Mitteleuropa fithren konnte. Auf diese Rolle der Ozeane
bei Klimaverédnderungen werden wir in Kap. 7 zuriick kommen.

5.3 Golf-Strom

Ein wesentlicher Bestandteil der thermohalinen Zirkulation ist der Golfstrom, der fiir die Zufuhr warmen
Wassers nach Mittel- und Nordeuropa und damit das hier herrschende milde Klima verantwortlich ist. An
ihm ist die bereits erwahnte ‘Forderbandeigenschaft’, eben zusétzlich zum Transport auch die Stabilitét,
besonders gut dokumentiert.

Trotzdem ist die Vorstellung, dass kein Austausch mit der Umgebung stattfindet, zu einfach. Dieser
Austausch erfolgt jedoch nicht auf der Basis langsamer molekularer Vermischungs- und Transportvorgiinge
(Diffusion, Wiirmeleitung) sondern durch die Bildung von Wirbeln. Ein derartiger Austauschprozess wird
als Eddy-Diffusion oder Wirbeldiffusion bezeichnet (eddy = Wirbel)
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Abbildung 5.9. Infrarot-Aufnahme des Golf-
stroms, warmere Farbtone deuten hdohere
Temperaturen an. Die Ausbildung und das

Ablosen von Wirbeln ist deutlich zu erkennen
(Thurman, 1994)

Betrachten wir den Golfstrom in Abb. 5.9 etwas genauer, so erkennen wir die Ausbildung von Wirbeln, die
fiir den Transport relativ kalten Wassers in den Bereich warmen Wassers sorgen. Derartige Wirbel sind
stabil, sie 16sen sich von der Grenzflache, an der sie entstanden sind ab und treiben, dhnlich Rauchringen
in der Luft, als geschlossene Wirbel in der neuen Umgebung weiter.

An der nordlichen Flanke des Golfstroms losen sich warme Wirbel ab mit Durchmessern von ca. 100 km
und Tiefen von 1 km. Die kalten Wirbel an der siidlichen Flanke haben typische Durchmesser von 500 km
und konnen sich bis auf den Ozeanboden erstrecken. Obwohl diese Wirbel Wasserblasen innerhalb eines
groBeren Wasserkorpers sind, sind sie bemerkenswert stabil und koénnen sich in der Entwicklung ihrer
physikalischen, chemischen und biologischen Parameter als eigenstéindige kleine Okosysteme auffassen
lassen, die sich iiber mehrere Jahre beobachten lassen.

Abbildung 5.10 zeigt schematisch, wie sich durch das Midandern der Grenzfliche Wirbel und geschlossene
Ringe ausbilden konnen, die sich dann von der Grenzfliche ablésen. Im rechten Teil ist eine Verteilung
der Golfstromringe mit kaltem Kern gezeigt.

Die Golfstromringe sollen hier nur als ein Beispiel fiir Wirbel gezeigt sein. Wirbelbildung wird uns auf
vielen anderen riumlichen Skalen begegnen. Sie ist bedeutsam im Hinblick auf Transport- und Austausch-
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Abbildung 5.10: Wirbelbildung am Golfstrom (Summerhayes und Thorpe, 1996)
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Abbildung 5.11. Schematische, idealisierte Darstellung des
ENSO-Phéanomens. Oben: normale Walker-Zirkulation mit
oberflichennahen Siidostpassaten und Absenkung der Ther-
mokline im Westpazifik, Unten: Hohepunkt einer El Nino-
Entwicklung: Absenkung der Thermokline im Ostpazifik,
Umkehrung der Walker-Zirkulation und Niederschlige im
Ostpazifik (Roedel, 1994)

prozesse iiber Grenzflichen hinweg.

5.3.1 Telekonnektion: atmosphéirische und ozeanische Zirkulation

In Abschn. 3.5 haben wir uns Gedanken gemacht iiber die Antriebskréfte der atmosphérischen und ozeani-
schen Zirkulation, eben den Temperaturgradienten zwischen Aquator und Pol. Beide Zirkulationsmuster
tragen zum Wirmetransport bei. Aber wir konnen diese Muster nicht ganz so unabhiingig voneinander
betrachten, wie wir es bisher getan haben, zwischen beiden gibt es Wechselwirkungen. Das bekannteste
Beispiel ist El Nino oder die Southern Oscillation, ein fiir uns wichtiges Beispiel ist die Nordatlantische
Oszillation NAQO. Urspriinglich wurden derartige Oszillationen in den Zirkulationen von Atmosphére und
Ozean unter dem Begriff Telekonnektion eingefiihrt.

Telekonnektionen sind Verédnderungen des atmosphérischen Zirkulationsmuster, die sich gleichzeitig oder
in kurzem (aber festem) zeitlichen Abstand in Regionen ereignen, die Tausende von Kilometern von ein-
ander entfernt sein konnen. Das wohl am h&ufigsten zitierte und am besten studierte Beispiel ist El Nino.
Gleichzeitig bietet El Nifio auch ein sehr gutes Beispiel fiir die Kopplung von Ozean und Atmosphére.
Weitere Beispiele, teilweise eher auf regionalen Skalen, sind in Peixoto und Oort (1992) beschrieben.

El Nino/Southern Oscillation ist eine atmosphiirische und ozeanische Zirkulationsanomalie, die nach heu-
tigen Kenntnissen nicht vorhersagbar ist. Vor der peruanischen Kiiste verschwinden zu Weihnachten die
Fische, da sich um diese Zeit das Meerwasser plotzlich und stark erwédrmt und damit fiir die Fische
keine ausreichende Menge an Né#hrstoffen zur Verfiigung steht. Aufgrund seines Auftretens um die Weih-
nachtszeit herum wird dieses Phénomen als El Nino bezeichnet - das Christkind. Diese Periode warmen
Oberflachenwassers dauert in der Regel bis in den Mérz an, danach normalisiert sich die Temperaturver-
teilung wieder. In einigen Féllen dauert El Nino jedoch lénger und kann sich sogar iiber Jahre erstrecken.
In diesem Falle spricht man von einem FEl Nirio/Southern Oscillation (ENSO) Ereignis. Dabei ergeben
sich entsprechend katastrophale Folgen fiir die lokale Okonomie. Diese langandauernden El Nifios bzw.
ENSOs treten alle 3 - 7 Jahre auf, bisher gibt es keine Vorhersagemoglichkeiten dafiir. Gleichzeitig tre-
ten im Ostpazifik iiber Indonesien anomale Trockenperioden auf (vgl. die schematische Darstellung in
Abb. 5.11).

Den Schliissel zum Versténdnis dieses Phidnomens bildet die Southern Oscillation (Walker-Zirkulation):
diese beschreibt die bisher nicht vollstdndig verstandene Kopplung des Luftdrucksystems im Ostpazifik
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mit dem des Westpazifiks. Die Passatwinde als Bestandteil der Headley-Zirkulation werden durch die
beiden besténdigen Hochdruckgebiete im Pazifik - iiber den Osterinselns im Siiden und vor Kalifornien
im Norden - umgelenkt, so dass sie vor der amerikanischen Pazifikkiiste in Richtung auf den Aquator
und damit auf die innertropische Konvergenzzone zu wehen. Der Siidostpassat treibt den Humboldstrom
und schiebt damit Oberflichenwasser von der Kiiste weg. Dadurch kann kélteres, nahrstoffreicheres Was-
ser aus der Tiefe aufquellen. Dieses zeigt sich in den Satellitenaufnahmen als ein kiihler Bereich vor
der siidamerikanischen Pazifikkiiste, vgl. Abb. 1.8. Das weggetriebene warme Wasser dagegen staut sich
im westlichen Pazifik. Die hohen Verdunstungsraten aus dieser Warmwassermasse fithren zu starken Re-
genfillen in Indonesien und Siidostasien. Zusammengefasst bedeutet also ein kalter Ostpazifik gleichzeitig
starke Regenfille in Indonesien. Diese Kopplung zwischen zwei Ereignissen in weit auseinanderliegenden
Bereichen der Erde wird als Telekonnektion bezeichnet.

In der Atmosphére besteht entsprechend der Wassertemperaturen eine negative Druckanomalie {iber In-
donesien, die mit einer positiven Druckanomalie im pazifischen Hochdruckgebiet gekoppelt ist. Dabei
entsteht eine Zirkulationszelle, die entlang eines Breitenkreises, und nicht, wie bei der grofiskaligen Zir-
kulation sonst iiblich, entlang eines Léngenkreises ausgerichtet ist. Diese Zelle wird von der normalen
Hadley-Zirkulation iiberlagert. Im Nettoeffekt bewirkt dann der Auftrieb kalten Aquatorwassers vor der
amerikanischen Pazifikkiiste eine Abkiihlung und damit eine Schwichung der innertropischen Konver-
genzzone. Damit geht aber auch dem Siidost-Passat ein Teil seines Antriebs verloren, er wird schwécher.
Ein schwicherer Siidost-Passat kann aber nicht mehr soviel warmes Wasser von der peruanischen Kiiste
wegtreiben, die innertropische Konvergenzzone wird wieder gestirkt, damit auch der Siidost-Passat und
der Kreislauf kann, wie in Abb. 5.12 dargestellt, erneut beginnen.

Das El Nino Phénomen ist mit dem Zusammenbruch des Passatwindsystems im Westpazifik und einem
Umspringen dieser Passate in bodennahe Westwinde gekoppelt. Dann stromt das in den Westpazifik
getriebene warme Wasser wieder in Richtung auf die amerikanische Ostkiiste zuriick und blockiert dort den
Auftrieb kalten Tiefenwassers, der eigentliche El Nino entsteht. Durch die Westwinde kommt es zu einem
Aufsteigen feuchter Luft an der amerikanischen Westkiiste, die Feuchtigkeit kondensiert und es kommt
in normalerweise trockenen Gebieten zu starken Regenfillen. Die dann trockene Luft stromt in grofien

Abbildung 5.13. Anomale Wetterlagen, die norma-
lerweise im Zusammenhang mit einem ENSO beob-
achtet werden (Moran and Morgan, 1994)
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Hohen wieder Richtung Westen zuriick, so dass es iiber Indonesien zur Ausbildung einer ungewhnlichen
Trockenheit kommt.

Die Auswirkungen von El Nifio betreffen jedoch anscheinend nicht nur die unmittelbaren Bereiche dieser
Walker-Zirkulation. Die Warmwasseranomalie in den Tropen kann die Zirkulation bis in die mittleren
Breiten beeinflussen. In Zusammenhang mit dem Auftreten von starken El Ninos konnte das Auftreten
von Uberschwemmungen in Kalifornien, Diirren in Afrika und Indien sowie starker Trockenheit in der ex-
UdSSR und anderen Teilen der Erde stehen (vgl. z.B. Keppler (1988)). Abbildung 5.13 gibt eine Ubersicht
iiber Anderungen der Witterungsbedingungen in verschiedenen Teilen der Welt, die mit dem Auftreten
von ENSOs in Verbindung stehen (stark US-zentriert).

Ein entscheidender Faktor fiir Anderungen der Witterung in den mittleren Breiten der nérdlichen Halbku-
gel ist die Verschiebung von Polar- und Subtropen-Jet im Zusammenhang mit dem ENSO. Abbildung 5.14
zeigt dazu noch einmal die Strémungs- und Druckverhéltnisse iiber dem Pazifik unter normalen Bedin-
gungen (oben) und withrend eines ENSOs (unten). Uber Nordamerika weicht der Subtropenjet etwas nach
Norden aus und fithrt damit feuchtes Wetter in den Golf von Mexiko und nach Florida. Noch stérker wird
der polare Jet beeinflusst: er wird iiber der Westkiiste der Vereinigten Staaten weit nach Norden gefiihrt.
Dadurch verédndern sich die Wanderung der Tiefdruckgebiete vollstindig. Wéhrend in normalen Jahren
die Druckgebilde dem Jet nahezu breitenkreisparallel folgen, werden sie jetzt vom Pazifik kommend weit
nach Norden abgelenkt und fithren diesen Gegenden relativ warme Luftmassen zu. Umgekehrt wird der
polare Jet aber auch an der Ostkiiste der USA weiter nach Siiden abgelenkt, so dass innerhalb des Kon-
tinents eine starke Nord-Siid-Stromung entsteht, die dem mittleren Westen relativ kalte und trockene
Luft bescheren.

Die Entstehung der ENSOs ist nicht verstanden. Diskutiert werden kleine Unregelméfigkeiten in der Ost-
West-Position des indonesischen Tiefs oder Schwankungen in der Intensitéit der Wechselwirkung zwischen
Wind und Meeresoberfliche. Sicher ist aber, dass ENSO ein Beispiel dafiir ist, dass relativ unscheinbare
Einfliissse in dem nichtlinearen System grofie Effekte auslosen kénnen (Christopherson, 1994; Roedel,
1994). Dieses Beispiel zeigt damit auch, wie schwierig (oder vielleicht sogar aussichtslos) unter solchen
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Bedingungen Versuche der Klimamodellierung sind.

Seit den frithen Fiinfzigern bis Mitte der Neunziger haben sich acht mittlere bis starke ENSOs ereignet.
Das letzte dieser Ereignisse im betrachteten Intervall fand von Mitte 1991 bis Mitte 1993 statt, das
stiarkste fand 1982-1983 statt. Mit dem Ausklingen des 1991-93 ENSOs ging iibrigens eine fast 6 Jahre
dauernde Diirre in den westlichen Staaten der USA zu Ende, offensichtlich durch die durch das ENSO
getriggerte Verdnderung im polaren Jet.

In den letzten Jahren haben Wissenschaftler auch den Begriff La Nina (das Méddchen) eingefiihrt, mit
dem die atmosphérischen und ozeanischen Bedingungen beschrieben werden, die dem El Nino genau
entgegengesetzt sind. La Nina scheint fiir das atmosphérische Zirkulationsmuster verantwortlich gewesen
zu sein, dass den USA die starken Diirren von 1988 gebracht hat, deren letzte Auswirkungen erst mit
dem folgenden El Nino zu Ende gingen.

5.4 Physikalische Erklarungsversuche

Als ein wesentliches Merkmal der thermohalinen Zirkulation haben wir ihren Férderbandcharakter erwéihnt:
zwar wird Materie und damit Warme transportiert, die Transportroute ist jedoch wie ein Forderband
relativ stationér. Daher kann das Verstdndnis stationdrer Stromungen uns bei der genaueren Betrachtung
der grofiriumigen Ozeanstrémungen unterstiitzen.

5.4.1 Geostrophische Stromungen
Geostrophische Strémung im homogenen Meer

In Abschn. 4.3.1 haben wir die geostrophische Niherung fiir die Atmosphiére betrachtet, d.h. einen Wind,
der parallel zu den Isobaren weht und der aus dem Gleichgewicht aus Coriolis- und Druckgradientenkraft
entsteht. Fiir den Ozean wird ein entsprechender Ansatz gemacht, lediglich fiir die Horizontalkomponente
wird auch die Schwerkraft beriicksichtigt. Dann erhalten wir aus der allgemeinen komponentenweisen
Bewegungsgleichung (4.80) die drei Gleichungen

20v sing = ,l@
00x
202u sing = 1@
12
P

= - =, 1

g 29> (5.1)

Die ersten beiden Gleichungen enthalten wieder das Gleichgewicht aus der ablenkenden Kraft der Erdro-
tation, d.h. der Coriolis-Kraft, und der Druckgradientenkraft. Im Gegensatz zum geostrophischen Wind
betrachten wir hier auch die vertikale Komponente. Dazu fithren wir einen Neigungswinkel § zwischen
der isobaren Fliche p = const und einer Niveaufliche in 2-Richtung ein. Dann lisst sich fiir die Anderung
des Drucks auch schreiben

dp

Fre gotan 3 (5.2)

und die erste Komponente der Bewegungsgleichung (5.1) kann umgeschrieben werden zu

22sin ¢
—v.
g

tan § = — (5.3)

Eine entsprechende Beziwhung lédsst sich fiir die zweite horizontale Komponente der Geschwindigkeit
ableiten. Als Resultat erhalten wir, dass die Geschwindigkeit senkrecht zur Neigung der Druckflichen
verlduft und dass die Neigung ein Maf} fiir die Geschwindigkeit ist.

Fiir die Ozeane lassen sich die Neigungen der Druckflichen wie folgt abschétzen: mit ¢ = 30° und
v =10 cm/s ergibt sich tan 3 = —74 - 1078, d.h. die Meeresoberfliche steigt senkrecht zur Strémung um
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Abbildung 5.15. Verteilung der Dichte or
und der Anomalie des spezifischen Volumens
in 10° § entlang eines Schnitts senkrecht zum
Golfstrom; 500fache Uberhéhung der vertika-
len Achse (Dietrich et al., 1975)

74 cm iiber eine Entfernung von 108 m oder 1000 km an. Sehr kleine Neigungen des Meeresniveaus sind
also in der Lage, die Stromungen aufrecht zu erhalten. Dieser einfache Zusammenhang lésst sich z.B. im
groflen Belt direkt nachweisen.

Geostrophische Stréomung im zweifach geschichteten Meer

Betrachten wir jetzt zwei homogene Wassermassen der Dichten p; und g2 mit
01 < 02, die iibereinander liegen. Sind beide Wassermassen in Ruhe, ist die
Grenzflache zwischen ihnen horizontal. Bewegen sie sich jedoch mit verschie-
denen Geschwindigkeiten vy und vy so stellt sich eine Grenzfliche ein, deren
Neigung von den beiden Geschwindigkeiten abhingt (die Darstellung in der
Randabbildung gilt fiir die Nordhalbkugel; auf der Siidhemisphére miissten die
Geschwindigkeitsvektoren in die entgegengesetzte Richtung weisen). Auch die-
se Bewegung lisst sich mit Hilfe der geostrophischen Néherung (5.1) beschrei-
ben, da diese Gleichungen fiir jede der beiden homogenen Wassermassen einzeln
erfiillt sein miissen und keine weiteren Gleichungen benétigt werden, die eine Vermischung der Wasser-
massen beschreiben. Zusétzlich benttigt wird jedoch eine Bedingung zur Beschreibung der Grenzflache:
diese ist zwar dynamisch, der physikalische Sachverhalt ist jedoch einfach, da an der Grenzfliche Druck
und Gegendruck betragsmifig gleich sein miissen. Zur formalen Beschreibung orientieren wir unser Ko-
ordinatensystem derart, dass die Bewegung nur parallel zur y-Achse erfolgt, d.h. es ist u; = us = 0. Fiir
den Neigungswinkel v an der Grenzflache gilt dann die Margules’sche Grenzflichenneigung

202 si —
tany = — Sing gava — 0101 . (5.4)
9 02— 01

Fiir die Neigungen der isobaren Fldchen innerhalb der einzelnen Wassermassen gelten wieder die Glei-
chungen

200 si 2() si
25 nd tang, — 22l
g g

tan 3y = — (5.5)

Die Grenzfliche zwischen den Wassermassen bleibt so lange geneigt, wie der Zéhler des zweiten Bruchs von
Null verschieden ist, d.h. solange g2v2 — p1v1 # 0. AuBlerdem muss ¢ # 0 gelten, d.h. am Aquator wiirde
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die Grenzfliche horizontal liegen. Sonst gilt auf der Nordhemisphére, dass bei Blick in Stromrichtung
die isobaren Flachen und damit das Meeresniveau von links nach rechts ansteigen und die Grenzfliche
unterhalb der Wassermasse mit der geringeren Dichte von links nach rechts abféllt; auf der Stidhemisphére
sind links und rechts zu vertauschen.

Zwar gibt es im realen Ozean keine scharfen Grenzflichen zwischen den Wasserkorpern. Die diinnen
Grenz- oder Sprungschichten, in denen der Ubergang von den Eigenschaften der einen Wassermasse zu
denen der anderen erfolgt, konnen jedoch im Vergleich zu den sonstigen Dimensionen als nahezu unendlich
diinn angesehen werden, so dass die obige Betrachtung auch im realen Ozean angewendet werden kann.

Ein Beispiel fiir eine Trennung von zwei Wassermassen unterschiedlicher Eigenschaften ist der Golfstrom.
Dessen Parameter sind bei ¢ = 36° o1 = 1.0266, oo = 1.0276, v; = 1 m/s und v2 = 0 m/s. Fiir die
Neigung der Isobaren in den einzelnen Wasserkorpern ergibt sich nach (5.5)

tanfB; = —0.875-107° und  tanf, =0, (5.6)
fiir die Neigung der Grenzfldche nach (5.4)
tany = 898 -107° . (5.7)

Dieser Winkel entspricht 31°, d.h. das Wasser der gréferen Dichte iiberlagert sich in einem sehr spitzen
Winkel dem der geringeren Dichte. Dennoch ist dieser Winkel ungefdhr drei Groflenordnungen gréfler
als der Neigungswinkel der Isobaren im Wasserkoérper und damit auch der Neigung des physikalischen
Meeresniveaus. Dieser grofie Unterschied in den Winkeln fiihrt dazu, dass in Abb. 5.15 die Grenzflache
zwischen den beiden Wasserkorpern nahezu senkrecht steht, die Neigung der Isobaren innerhalb des
einzelnen Wasserkorpers aber dennoch nicht darstellbar ist. Betrachtet man die Neigung der op-Flache
27.2 als ein Beispiel fiir die Neigung der Grenzschicht, so ergibt sich zwischen den Messungen 1228 und
1227 ein Sprung von 450 m auf 810 m Tiefe {iber eine Entfernung von 40.7 km, entsprechend einem
tan~y = 884 - 1075, in guter Ubereinstimmung mit dem oben berechneten Wert.

Reicht diese Grenzschicht, wie im Falle des Golfstroms, bis an die Oberfldche, so bildet sich dort ei-
ne scharfe Grenze aus — in Abb. 5.9 deutlich als die Trennung zwischen dem warmen subtropischen
Wasserkorper und den kélteren polaren und subpolaren Massen aus. Diese Grenze wird auch als Nordat-
lantische Polarfront bezeichnet. Im Nordpazifik findet sich eine dhnliche scharfe Begrenzung. Die entspre-
chende Grenzflache in den Ozeanen der Siidhemisphére ist sogar noch stiarker ausgepréigt, da sie nicht
durch Kontinente gestort wird. Diese Antarktische Konvergenz lisst sich um den gesamten Pol herum
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verfolgen — der mit ihr verbundene Anderung in der Topographie der Meeresoberfliche ist in Abb. 1.11
deutlich zu erkennen.

Die Beziehung zwischen Grenzflichen und Stromsystemen wird in den tropischen und subtropischen
Ozeanen am deutlichsten, da hier die Voraussetzung eines zweifach geschichteten Ozeans erfiillt ist: eine
scharfe Sprungschicht trennt eine nahezu homogene warme Deckschicht von einer schwach geschichteten
kalten Unterschicht. Letztere ist anndhernd bewegungslos. Daher wird die Lage der Sprungschicht durch
die Stromungen in der Deckschicht bestimmt.

Abbildung 5.16 gibt ein Beispiel fiir ein aus der beobachteten Geschwindigkeitsverteilung berechnetes
Hohenprofil im Querschnitt des Golfstroms. Im Hauptteil der Abbildung ist die Temperaturverteilung ge-
zeigt. Im linken Teil ist das aufquellende kalte Kiistenwasser zu erkennen, in rechten die warme Saragossa-
See. In einer Tiefe von 4000 m sei der Druck in der Horizontalen annéhernd konstant. Dann ist die Was-
seroberfliche im linken, kalten Teil des Ozeans niedriger als im rechten warmen Teil (oberes Profil) und es
bildet sich ein horizontaler Druckgradient aus. Dieser erzeugt eine Stromung, die durch die Coriolis-Kraft
abgelenkt wird und den Golfstrom ergibt.

Besonders interessant ist die Form der Grenzfliche in einem Wirbel. Fiir den Ozean
relevant sind wieder die Fille, in denen die Deckschicht schneller rotiert als die dar-
unter liegende Schicht. Dabei miissen wir zwischen zyklonaler (unteres Teilbild)
und antizyklonaler (oberes Teilbild) Bewegung unterscheiden. Fiir antizyklonale
Drehung ist vo — vy > 0, d.h. tan~y wird negativ und die Grenzfliche steigt vom
Innern des Wirbels nach aufien an. Aulerdem wird tan 3; positiv und die isobaren
Fléchen fallen von innen nach auflen. Eine antizyklonale Bewegung bewirkt also
eine Ansammlung des Wassers geringerer Dichte im Wirbel. Bei der zyklonalen Be-
wegung ist wegen vs — v; < 0 tan+y positiv, d.h. die Grenzfliche fillt von innen
nach auflen und wegen tan ; < 0 steigen die isobaren Flichen von innen nach au-
Ben. Im Zentrum dieses Wirbels sammelt sich das Wasser groflerer Dichte in einer
Aufwolbung wihrend das Wasser geringerer Dichte an die Réander gedréngt wird.
Die Wasserbewegungen in allen drei Ozeanen stellen in den Subtropen antizyklo-
nale Wirbel dar, in denen sich leichtes und warmes Oberflichenwasser sammelt.
Okolgisch gesehen sind diese warmen Wirbel die Wiisten der Meere — niihrstoffreiches Wasser findet sich
iiberall dort, wo kaltes Tiefenwasser aufquillt.

Geostrophische Stromungen bei stetiger Schichtung

Die Argumentation aus dem vorangegangenen Abschnitt ldsst sich auch auf eine stetige
Schichtung iibertragen. Die Neigung tan 3; einer Isobarenflache p; relativ zu der tan (o
einer Isobarenfliche py ist gegeben durch

hp —ha

tan #1 — tan Gy = ;

mit h4 als geometrischem Abstand der Isobarenflichen auf der Vertikalen A, hp als
dem Abstand der Isobarenflichen auf der Vertikalen B und [ als dem horizontalen
Abstand der beiden Vertikalen. Der geometrische Abstand ldsst sich jeweils mit Hilfe
der hydrostatischen Grundgleichung ausdriicken als

p2
h=— [ adp. 5.9
7 (5.9)

P1
Mit der Bewegungsgleichung (5.5) ergibt sich dann

P2

p2
242 si 10
—%w(m—vg):—a /adp - /adp (5.10)

1 A 1 B
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vessasenss Bezugsfliche Abbildung 5.17. Stromgeschwindigkeit in cm/s des geostrophischen
L ! Stroms, Schnitt entsprechend Abb. 5.15. Positive Werte Golfstromrich-

- = tung, negative Werte Gegenstrom (Dietrich et al., 1975)

oder unter Verwendung der dynamischen Tiefen bzw. des Geopotentials D (in dyn cm)

10

UL = g |

ADjs —ADpg) . (5.11)
Aus dieser Gleichung lisst sich bei bekannter vertikaler Schichtung des Ozeans an zwei Orten A und B
der Unterschied in den Stromungsgeschwindigkeiten zwischen zwei isobaren Flichen bestimmen. Diese
Gleichung ist das entscheidende Werkzeug in der Berechnung der Geschwindigkeitsschichtung in einem
Ozean; das Verfahren wird als ‘Dynamische Methode’ bezeichnet.

Auch dieses Verfahren kénnen wir wieder auf den Golfstrom anwenden. Dazu zeigt Abb. 5.17 die Stromungs-
geschwindigkeiten entlang des bereits in Abb. 5.15 betrachteten Schnitts durch den Golfstrom. Ein we-
sentliches Kriterium bei der Beurteilung des Stromungsbildes sind die Nullflichen, da sie Bereiche mit
entgegengesetzter Stromrichtung trennen. Die vertikale Nullfliche trennt den Golfstrom von seinem auch
an der Oberfliche wahrnehmbaren Gegenstrom, die horizontale Nullfliche wird h&ufig als ein Bezugsni-
veau verwendet. Wendet man (5.11) auf die Messungen des Geopotentials zwischen den Schnitten 1227
und 1228 an, so ergeben sich Stromungsgeschwindigkeiten von 142 cm/s an der Wasseroberfliche und
142 cm/s in 200 m Wassertiefe, in guter Ubereinstimmung mit dem Profil in Abb. 5.17.

Gleichung (5.11) kann auch verwendet werden, um die dynamische Topographie des Meeresniveaus oder
einer Isobarenfliche zu bestimmen — auch hier werden wieder Relativwerte verwendet, um ein Profil

Abbildung 5.18. Dynamische Topographie der
Meeresoberfliche im Nordatlantik als Abweichung
vom idealen Meeresnieveau in dyn cm (Dietrich et
al., 1975)
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absoluter Werte zu erzeugen. Jedoch werden hier nicht Geschwindigkeitsdifferenzen betrachtet sondern
Unterschiede in der Neigung isobarer Flachen. Als Beispiel zeigt Abb. 5.18 die dynamische Topographie
des Nordatlantik. Vergleich mit Abb. 5.9 zwigt, dass der grofite Gradient in der dynamischen Hohe
genau mit der Trennung kalter und warmer Wassermassen zusammenfillt und damit auch mit dem
am deutlichsten ausgepréigten Teil des Golfstroms. Hier ergdben sich Hohenunterschiede im Bereich von
150 cm.

Aus den berechneten Stromungsgeschwindigkeiten ldsst sich auch der Volumenstrom bestimmen. Unter
Beriicksichtigung von (5.11) lisst sich der Wassertransport M von der Oberfléiche bis zu einer Tiefe h
schreiben als

h d
10 10h
M=—— [(AD4s—ADg)dz — —— [(AD4 — AD 12
20 simz)/( A B)dz = 557 simz)/( A p)dz (5.12)
0 0

mit d als der Tiefenlage der Nullschicht. Fiir den Golfstrom ergibt sich ein Wert von ca. 57-10° m? /s, das
ist ungefihr das 65fache des Zustroms simtlicher Festlandsstrome in die Weltmeere. Aus diesem Vergleich
wird auch die grofle Bedeutung des Golftroms fiir den Warme- und Salztransport deutlich.

5.4.2 Triftstrom im homogenen Meer

Die bisher betrachteten geostrophischen Stromungen basieren auf dem Kréftgleichgewicht aus Druckgra-
dientenkraft und Corioliskraft, bei Stromungen im geschichteten Ozean wird zusétzlich die Gravitations-
kraft benotigt. Wir wollen hier als eine weitere Kraft die Reibungskraft beriicksichtigen — nicht, um den
Ubergang von der idealen zur realen Fliissigkeit zu machen, sondern um eine Schubspannungskraft an
der Oberfliche zuzulassen, die den Einfluss des Windes auf die Meerestromung beschreiben kann.

Bewegungsleichung

Die Bewegungsgleichungen fiir horizontale Bewegungen unter Beriicksichtigung der Coriolis-Kraft und
einer zeitliche und ortlich konstanten Reibungskraft sind

A, 92

?%Jr%?v sing = 0

A, 92

_Q —8;2) —20using = 0 (5.13)

mit A, als dem vertikalen Autauschkoeffizienten, vgl. Abschn. 6.2 . Als Randbedingung gelten die tan-
gentialen Schubspannungen (vgl. Abschn. 4.1.3

ov

0
T, = —,ua—z und Ty =

Die Losung der Differentialgleichung (5.13) gibt die vertikale Stromverteilung im reinen Triftstrom. Fiir
ein unendlich tiefes Meer ergibt sich

u = Vie D cos(45°ﬂ%z)
v = Voe D sin(45°—52). (5.15)

Darin ist V, die Geschwindigkeit der erzwungenen Stromung an der Meereoberfldche. Thre Richtung liegt
45° zu der Richtung, in die der Wind weht.
Ekman-Spirale

Wiéhrend der Oberflachenstrom in einem Winkel von 45° rechts der Windrichtung liegt, dreht sich die
Stromungsrichtung mit zunehmender Wassertiefe weiter nach rechts und die Strémungsgeschwindigkeit
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Abbildung 5.19. Ekman-Spirale: Wasser wird durch den Wind in Be-
wegung gesetzt. Die Corioliskraft bwirkt, dass auf der Nordhalbkugel die
Bewegung in jeder Schicht ein Stiickchen weiter nach rechts gedreht ist als
in der dariiber liegenden. Der Nettotransport erfolgt im Winkel von 90°
rechts zur Richtung des vorherrschenden Windes (Dietrich et al., 1975)

nimmt ab, vgl. . Die Projektion der Stromungsvektoren in die zy-Ebene stellt eine logarithmische Spirale
(Spirale, die alle vom Ursprung ausgehenden Graden unter dem gleichen Winkel « schneidet)

r=ae® mit k= cota (5.16)

dar. In der Tiefe D, als Reibungstiefe des Triftstroms bezeichnet, ist der Stromvektor dem an der Ober-
fliche entgegengesetzt, die Geschwindigkeit betridgt dort e=™ = 1/23 des Wertes V,, an der Oberfléche.
D nimmt zu mit der Wurzel des vertikalen Austauschkoeffizienten A, und nimmt ab mit der Wurzel des
Sinus der Breite.

Der Wassertransport des Triftstroms ergibt sich durch Integration von (5.15) zu

Ty

T,
M, = —— ]
202 p sin¢

d My=————
b Y 282 0 sin ¢

(5.17)

Der Transport héngt linear von der Schubspannung 7' ab, ist unabhéngig von der Reibungstiefe und
erfolgt senkrecht zur Windrichtung.

Im freien Ozean ist die Ekman-Spirale aus Abb. 5.19 eine gute Ndherung an die beobachteten Bewe-
gungen solange die Wassertiefe deutlich grofler ist als die Reibungstiefe D. Das ist verstdndlich, da bei
der Herleitung der Ekman-Spirale die Annahme gemacht wurde, dass der Ozean unendlich tief ist, d.h.
es erfolgt keine Reibung am Meeresboden. Reibung am Meeresboden oder die Beeinflussung in einem
geschichteten Ozean fithren dazu, dass die Oberflichenstrémung in einem kleineren Winkel als 45° von
der Windrichtung abweicht.

Bodenstrom: Ekman’s Elementarstromsystem

Betrachten wir einen in horizontaler Richtung endlichen Ozean. Dann ist die Reibung am Boden ein
Faktor, der die Bewegung des Wassers beeinflusst. Die Bodenreibung ist formal durch eine tangentiale
Schubspannung beschrieben, d.h. sie ist genauso zu behandeln wie die durch den Wind bewirkten Kréfte
an der Wasseroberflache.

Diesen Ansatz verfolgen wir, in dem wir uns eine reibungsfreie, durch einen Druckgradienten getriebene
Tiefenstrémung vorstellen, die sich von der Wasseroberfléche bis zum Boden des Ozeans erstreckt. Diese
Stromung ist homogen und habe die Geschwindigkeit V. Da der Ozean als reibungslos angenommen
wird, existieren zwischen den einzelnen Schichten keine Reibungskréfte, d.h. es gibt keine ablenkenden
Kriifte auf die Strémung. Diese Annahme gilt jedoch in zwei Bereichen nicht: (a) an der Oberfliche durch
die Wechselwirkung mit dem Wind und (b) am Boden durch die Wechselwirkung mit der ozeanischen
Kruste. Die durch (a) bewirkte Ablenkung haben wir bereits als Triftstrom kennengelernt und durch die
Ekman-Spirale beschrieben. Dieser durch die Ekman-Spirale beeinflusste Bereich bildet den Oberstrom
des Ozeans, vgl. oberes Teilbild in Abb. 5.20.
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Abbildung 5.20. Ekman’s Elementarstrom (Dietrich et al., 1975)

Um die gleiche Betrachtung wie beim Triftstrom auch auf den Bodenstrom, d.h. den durch die Reibung am
Ozeanboden beeinflufiten Strom anwenden zu kénnen, stellen wir uns die Situation so vor, dass das Wasser
in Ruhe ist und sich der Boden mit einer Geschwindigkeit —V relativ zum Wasser bewegt. Dann haben wir
die gleichen Verhéltnisse, wie wir sie bei der Herleitung des Triftstroms fiir die Atmosphére angenommen
haben, lediglich die Hohenkoordinate zihlt in die Gegenrichtung. Oberhalb einer Reibungstiefe D’ geht
der Bodenstrom in den homgenen Tiefenstrom iiber.

Projiziert man die Stromvektoren in die zy-Ebene, so ergeben sich zwei um 180° versetzte logarithmische
Spiralen, vgl. unterer Teil von Abb. 5.20. Das so entstandene System aus drei Stromen bezeichnet man
als Ekman’sches Elementarstromsystem.

Betrachten wir dieses Stromsystem in der N#he einer Kiiste, so wie in Abb. 5.20 angedeutet, so kénnen wir
die relativen Richtungen von Boden- und Oberstrom aus der Kontinuitétsgleichung anschaulich verstehen:
der Tiefenstrom bewegt sich kiistenparallel, d.h. er trigt nicht zum Transport von Wassermassen senkrecht
zur Kiiste bei. Der Oberstrom und der Bodenstrom dagegen haben Komponenten senkrecht zur Kiiste:
die Wassermenge, die durch den Oberstrom von der Kiiste weg transportiert wird, muss durch den
Tiefenstrom wieder zugefither werden. Der Oberstrom transportiert Wasser relativ geringer Dichte von
der Kiiste weg wahrend der Tiefenstrom kaltes Wasser relativ grofler Dichte in Richtung auf die Kiiste
zufiihrt. Aufgrund der Kontinuitétsgleichung muss dieses schwere Wasser jedoch vor der Kiiste aufsteigen
und erreicht teilweise sogar das Oberflichenwasser. Dieses Phéinomen ist besonders an den Westseiten der
Kontinente in den Passatgebieten zu beobachten, wo kiistenparallele oder ablandige Winde vorherrschen.
Das Aufquellen des kalten Tiefenwassers bzw. das Ausbleiben dieses Aufquellens vor der Kiiste Perus ist
eines der Merkmale von El Nifio. Auflerdem verstehen wir durch dieses Phénomen die Tatsache, dass die
Kiistengebiete nidhstroffreicher sind und damit auch die gréfite Bioproduktion haben wéihrend die freien
Ozeane, insbesondere die warmen Bereiche, die Wiisten der Meere sind.

Die bisherige Diskussion und Abb. 5.20 gehen davon aus, dass der Oberflichenstrom eine von der Kiiste
weg gerichtete Komponente enthélt. Dies setzt jedoch voraus, dafl bei einer Nord-Siid-Kiiste der kiisten-
parallele Wind aus dem Norden weht, vgl. linken Teil von Abb. 5.21. Ein Wind in entgegen gesetzter
Richtung fiihrt zu einem umgekehrten Drehsinn der Ekman-Spirale und damit zu einem auf die Kiiste
zu gerichteten Oberflichenstrom. In diesem Fall kommt es zu einem Aufstauen des zwar leichteren Ober-
flichenwassers an der Kiiste, das aber aufgrund der von der Kiiste weg gerichteten Komponente des
Bodenstroms nach unten absinken kann. In diesem Fall wird der Kiiste warmes Wasser geringer Dichte
aus den Ozeanen zugefiihrt. Diese Situation ist wihrend eines El Nifio gegeben.
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Abbildung 5.21: (A) Absteigendes Oberflichenwasser an einer Nord-Siid-Kiiste mit siidlichen, d.h. nach
Norden gerichteten, kiistenparallelen Winden. (B) Aufsteigendes Tiefenwasser an einer Nord-Siid-Kiiste
mit nérdlichen, d.h. nach Siiden gerichteten, kiistenparallelen Winden; oben: Peixeto and Oort (1982),
unten: Thurman (1994)

Abbildung 5.22. Sverdrup-Regime: Windfeld (dicke Pfeile)
und Stromungssystem in der Ekman’schen Reibungsschicht
(0 < Z < D) und in der Tiefe (Dietrich et al., 1975)

5.4.3 Sverdrup-Regime

Den Triftstrom haben wir unter der Voraussetzung eines horizontal wie vertikal unendlich ausgedehnten
Ozeans hergeleitet. Fiir das Ekman’sche Elementarstromsystem haben wir die vertikale Ausdehnung auf
einen endlichen Wert reduziert; die Anwendung des Elementarstromsystems auf das Aufquellen kalten
Tiefenwassers vor den Westkiisten der Kontinente erinnert und daran, dass auch die horizontale Ausdeh-
nung der Wasserkorper endlich ist. Hat der Ozean eine Begrenzung, so bewirkt der mit dem Triftstrom
verbundene Massentransport eine Anderung des Massenfeldes (Aufstauen von Materie an einer Kiiste,
auf die der Triftstrom zu weht) und damit die Ausbildung eines inneren Druckfeldes. Dann bilden sich
Stromungen entlang des Gradientenfeldes aus.

Zur Beschreibung der resultierenden Strémung verwendete Sverdrup (1947) eine Vereinfachung der Vorticity-
Gleichung, in der er die innere Reibung vernachléssigte. Dann reduziert sich die Gleichung bei zonalem
Wind auf

oM, 1 0°T,

or [ Oy?

(5.18)
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mit M, als dem zonalen Massentransport, T, als der zonalen Schubspannung, = als der nach Westen
gerichteten Raumkoordinate, y als der nach Norden gerichteten und £ als der Anderung des Coriolispa-
rameters mit der geographischen Breite. Fiir ein Windfeld, das dem in niedrigen Breiten beobachteten
entspricht, hat diese Gleichung Losungen wie in Abb. 5.22 dargestellt. Die dicken Pfeile und die sie
einhiillende Kurve auf der rechten Seite représentieren das antreibende Windfeld: die Passate in nied-
rigen Breiten und die Westdrift in hohen. Der Massentransport in der Oberflichenschicht zwischen 0
und D ist senkrecht zum Wind gerichtet, vgl. Abb. 5.19. Dadurch wird ein Druckfeld aufgebaut, das die
Zirkulation in der Tiefe treibt. Der iiber die Hohe integrierte Massentransport besitzt eine Komponente
in Richtung auf den Aquator und eine nach Westen. Letztere nimmt mit wachsendem Abstand von der
Kiiste zu, wie es auch in den Ozeanen beobachtet wird. Auf der Ostseite der Ozeane findet man eine dqua-
torwiirts gerichtete Bewegung, die mit wachsendem Abstand von der Kiiste in eine zonale windparallele
Stromung iibergeht.

Abbildung 5.23. Stromlinien in einem rechteckigen
Becken. In a ist der Coriolisparameter konstant, in b
héngt er von der Breite ab (Dietrich et al., 1975)

Das System, das durch (5.18) beherrscht wird, wird als Sverdrup-Regime bezeichnet. Da die Losung
des Systems nach Westen ins unendliche wichst, ist die Giiltigkeit der Gleichung auf die 6stlichen und
zentralen Teile der Ozeane beschrénkt. In den westlichen Teilen wird die Reibung beherrschend, die im
Sverdrup-Regime jedoch nach Voraussetzung nicht beriicksichtigt wird.

5.4.4 Lineare Theorie der westlichen Randstrome

Als Erweiterung der Betrachtungen Sverdrups auf einen realistischen Ozean miiss en wir uns jetzt um
dessen westliche Kante kiimmern. Die nach Westen anwachsende zonale Stromung muss auf der Westseite
die Randbedingung erfiillen, dass sie Null wird (kinematische Grenzflichenbedingun). Dies lidsst sich am
einfachsten durch die Beriicksichtigung von Reibungskréften erreichen.

Die Bilanzgleichung betrachtet dann das Gleichgewicht aus Reibungsvorticity, planetarischer Vorticity
und der Vorticity der tangentialen Schubspannungen auf. In niedrigen und mittleren Breiten wird dem
Meer vom Windfeld antizyklonale Vorticity zugefithrt. Ohne Reibung wiirde die Vorticity im Meer daher
stdndig zunehmen, es wiirde sich ein antizyklonaler Wirbel mit sténdig wachsender Geschwindigkeit
entwickeln. Um dies zu vermeiden, muss Vorticity dissipiert werden. Dazu stehen drei Moglichkeiten zur
Verfiigung:

1. Dissipation am Meeresboden,
2. Dissipation durch innere Reibung,
3. Dissipation durch seitliche Reibung an den Kiisten und am Schelf.

Da die windgetriebene Zirkulation sich nicht bis zum Meeresboden erstreckt, entfallt die erste Moglichkeit.
Innere und seitliche Reibung ergeben im Prinzip das gleiche Resultat fiir die allgemeine Zirkulation,
allerdings erlaubt die seitliche Reibung es, grofiere Feinheiten des Modells darzustellen.

Abbildung 5.23 gibt ein Beispiel fiir die Ergebnisse, die man unter Beriicksichtigung der inneren Reibung
erhilt, basierend auf den Arbeiten von Stommel (1948). In beiden Fillen herrscht in niedrigen Breiten
Ostwind (Passat) vor, in mittelren Breiten Westwind. In Fall (a) ist der Coriolisparameter von der Breite
unabhéngig. In diesem Fall halten sich die Reibungsvorticity und die Vorticity der tangentialen Schub-
spannungen die Waage und es entsteht eine symmetrische antizyklonale Zelle. Die Lésung in Teil (b)
entspricht dem realistischeren Fall einer breitenabhéngigen Corioliskraft. Im Modell wiichst sie linear mit
der Breite an, was als gute Annédherung an die Verhéltnisse auf der Erde betrachtet werden kann. Dadurch
entsteht ein Feld zyklonaler Vorticity auf der Nordhalbkugel, das am Aquator den Wert Null annimmt
und zum Pol hin anwéchst. Die Bilanz muss jetzt zwischen Reibungsvorticity, planetarer Vorticity und
der Vorticity der tangentialen Schubspannungen erstellt werden. Die Abweichung zu Fall (a) konnen wir
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uns wie folgt veranschaulichen: auf der Ostseite der Ozeane bewegt sich das Wasser dquatorwérts, wo
die zyklonale planetare Vorticity geringer ist als in mittleren Breiten. Diese Abnahme der planetaren
zyklonalen Vorticity entspricht der zugefiithrten antizyklonalen Vorticity des Windfeldes, so dass nahezu
ein Gleichgewicht zwischen diesen beiden Vorticityarten besteht. Die Reibungsvorticity ist vernachlassig-
bar klein, da die Stréomungen schwach sind. Diese Situation entspricht dem Sverdrup-Regime. Da wir ein
abgeschlossenes System betrachten, steht dem dquatorwirtigen Transport auf der Ostseite ein polwirts
gerichteter Transport auf der Westseite entgegen. Dort kann die planetare Vorticity der Vorticity des
Windfeldes nicht das Gleichgewicht halten: ein Teilchen, das sich zu hoheren Breiten bewegt, kommt aus
einem Bereich geringer planetarer Vorticity in einen Bereich grofler Vorticity. Relativ zu seiner Umgebung
besitzt es in den hoheren Breiten somit antizyklonale Vorticity, die den Effekt der antizyklonalen Vor-
ticity des Windfeldes noch verstéarkt. Zum Erhalt des Gleichgewichts kommt jetzt die Reibungsvorticity
ins Spiel. Da die Reibung der Geschwindigkeit proportional ist, miissen zur Kompensation dieser beiden
Vorticityarten auf der Westseite groflere Geschwindigkeiten auftreten als auf der Ostseite und es ergibt
sich die asymmetrische Zelle aus Teil (b) von Abb. 5.23 mit einem schwachen und breiten Strom auf
der Ostseite, der dquatorwérts gerichtet ist, und einem schmalen aber starken Strom auf der Westseite.
Dieser polwirts gerichtete Strom entspricht im Pazifik dem Kuroshio und im Atlantik dem Golfstrom.

Die Beriicksichtigung der seitlichen Reibung geht zuriick auf Munk (1950). Dieses Modell erlaubt eine
wesentlich detaillierte Beschreibung der Stromsysteme, vgl. Abb. 5.24, insbesondere werden auch Ge-
genstrome wie der am rechten Rand des Golfstroms erfasst. Da die Gleichungen in diesem Modell nicht
analytisch gelost sondern numerisch integriert werden, kénnen realistische Verteilungen der Schubspan-
nungen beriicksichtigt werden und damit die in der Natur beobachteten Stromsysteme genauer erfafit
werden. Das Modell ist auf eine Vielzahl von Modellmeeren angewandt worden, in Abb. 5.24 ist der
Pazifik durch ein rechteckiges Becken konstanter Tiefe mit den ungefihren Ausmafien des Pazifik an-
gepasst. Da die Corioliskraft beriicksichtigt werden muss, befindet sich dieses Modellsystem auf einer
rotierenden Erde. Im rechten Teil der Abbildung ist das in dem Modell vorgegebene zonale Windfeld
angedeutet. Dieses entspricht dem iiber dem Pazifik beobachteten recht gut. Die sich daraus ergeben-
den Schubspannungen sind ebenfalls im rechten Teil angegeben, der horizontale Austauschkoeflizient ist
A, = 6.5-107 gem~!'s™!. Das resultierende System der Oberflichenstromungen dringt sich auf der
westlichen Seite eng zusammen, dort sind auch die geographischen Bezeichnungen angegeben, die die
einzelnen Teile dieses Systems beschreiben. Zusétzlich zu dieser geographischen Verteilung wird auch der
Massentransport im Modell recht genau bestimmt.

Die wesentlichen Merkmale des in Abb. 5.24 gezeigten modellierten Stromungssystems sind (a) die Zusam-
mendrangung des Wassertransports in schmalen, starken Meeresstromungen auf der Westseite der Kon-
tinente und (b) die Existenz dquatorialer Gegenstromungen. Damit werden die wesentlichen Merkmale
der realen Stromsysteme wiedergegeben. Auflerdem zeigt das Modell deutlich, dass in einem abgeschlos-
senen Ozean die Bereiche grofiter Stromungsgeschwindigkeit nicht mit denen der starksten Windwirkung
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Abbildung 5.25. Verlagerung des Golfstroms innerhalb von
2 Wochen, bestimmt aus der mittleren Temperatur der obe-
9 ren 200 m Wasserschicht am 8. Juni (ausgezogene Isothermen
fiir 15, 18 und 21°C) und am 21./22. Juni 1950 (gestrichelte
Isothermen) (Dietrich et al., 1975)

Abbildung 5.26. Beispiel fiir die Ablosung eines zyklonalen Wir-
bels vom Golfstrom, bestimmt aus der mittleren Temperatur der
oberen 200 m Wasserschicht und der Stromrichtung. Die Ansamm-
lung kalten Wassers Ostlich des sich ablésenden Wirbels gehort
wahrscheinlich zu einem élteren Wirbel (Dietrich et al., 1975)

zusammen fallen. Auflerdem erklart das Modell auch die vielfach beobachteten Pulsationen im Wasser-
transport: mit den Schwankungen des Windfeldes gehen auch Schwankungen im Wassertransport einher,
nur eben sind diese nicht lokal korreliert.

So gut insbesondere das die seitliche Reibung beriicksichtigende Modell die groben Zirkulationsmuster
zu reproduzieren vermag, es ist dennoch kein Modell mit dem wesentliche Feinheiten beschrieben wer-
den konnen, die man im Golfstrom und teilweise auch im Kuroshio sowie angedeutet im Ahulhasstrom
und im Ostgronlandstrom beobachten kann. Zu diesen nicht im Rahmen der linearen Theorie erklarten
Phénomenen gehoren

e Stromméander, wie sie z.B. fiir den Golfstrom in Abb. 5.25 dargestellt sind. Stromméander entste-
hen im Ozean sobald der Hauptstrom nicht mehr seitlich am Festland anliegt. Dann nehmen die
Stromlinien einen wellenférmigen Verlauf an, der an die Maander eines Flusses erinnert.

e Stromminder sind nicht wie bei Festlandsfliissen ortsfest sondern wandern langsam mit dem Strom,
wie in Abb. 5.25 durch Vergleich der Beobachtungen des Golfstroms zu zwei verschiedenen Zeiten
ersichtlich.

e Von diesen Stromméandern kénnen sich Wirbel ablosen: iiberschreitet die Schwingungsweite der
Strommaéander eine kritische Grenze, so konnen sich grofle Wassermassen in Wirbeln abschniiren.
Dieser Vogang ist im Detail in Abb. 5.26 dargestellt, eine Darstellung im Uberblick findet sich in
Abb. 5.10.

Diese Méander und die sich ablésenden Wirbel finden sich in der Atmosphére an den Strahlstrémen (jet
stream) wieder: die Variabilitit der Lage der Strahlstréme bestimmt, unter den Einfluss welcher Luftmas-
sen ein Gebiet gerit, die sich ablésenden Wirbel bilden die unser Wetter bestimmenden Tiefdruckwirbel,
vgl. Diskussion der Rossby-Wellen.
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Abbildung 5.27. Langmuir-Zirkulation: steitige Winde iiber der
Ozeanoberflidche erzeugen Konvektionszellen mit abwechselnd lin-
kem und rechten Drehsinn und Zellachsen parallel zum Wind. Org-
naische Reste sammeln sich im Bereich der Absinkzonen und bilden
Streifen, die iiber weite Strecken parallel zur Windrichtung laufen
Thurman (1994)

5.4.5 Nicht-lineare Theorie der westlichen Randstrome

Die bisherige lineare Betrachtung der westlichen Randstrome weist auf die Bedeutung der Erdrotation
und damit der Corioliskraft fiir die Ausbildung der Stromsysteme hin. Ansétze von Charney (1955) und
Morgan (1956) weisen darauf hin, dass statt der Beriicksichtigung der Reibungsterme in der Bewegungs-
gleichung auch eine Beriicksichtigung der nichtlinearen Terme zu westlichen Randstrémungen fithrt, die
den grofien Meeresstromungen dhneln. Wesentlicher Unterschied dieser Beschreibung zu den linearen Mo-
dellen ist eine Verschiebung der antizyklonalen Zelle auf der Nordhalbkugel nach Nordwesten, woraus
sich eine Konzentration des Stromes im Nordwestteil des Ozeans ergibt.

Da die Bewegungsgleichungen in diesen, ebenso wie in den anspruchsvolleren linearen Modellen ohnehin
nur durch numerische Integration 16sen lassen, wurden die Modelle zur Beriicksichtigung beider Effekte er-
weitert, z.B. durch Bryan (1963) und Veronis (1966). In derartigen Modellen lassen sich fiir verschiedenen
Austauschkoeffizienten die relativen Einfliisse von reibung und nichtlinearen Effekten auf die Stromung
untersuchen.

5.4.6 Langmuir-Oszillationen

In der Nidhe des Zentrums der rotierenden Wirbel der grofien ozeanischen Stromsysteme sind die Winde
relativ schwach und das Wasser rotiert nur mit geringer Rate. Die Winde, obwohl schwach, kénnen
sehr richtungsstabil sein und dabei Konvektionszellen im Oberflichenwasser anregen. Dieses Phinomen
wurde erstmals 1938 von Langmuir im Saragossa-Meer beobachtet in der Form langer grader Streifen von
Seegras. Er interpretierte dies als Hinweis auf Konvergenzzonen, in denen das Seegras gefangen ist. In
diesen Konvektionszonen sammeln sich auch mikroskopische Pflanzen und anderes geldstes organisches
Material. Abbildung 5.27 zeigt Form und Ausmafl dieser Langmuir-Zellen.

Die Breite dieser Zellen betrigt ein Vielfaches ihrer Tiefe, wobei letztere zumindest teilweise durch die
Maéchtigkeit der Mischungsschicht und die Stabilitat der Schichtung bestimmt ist. Ist die Mischungsschicht
méchtig genug, so scheint die Breite L der Zelle von der Windgeschwindigkeit v abhéingt mit L ~ 5v (V
in Léngeneinheiten pro Sekunde). Die Geschwindigkeiten des absinkenden Wassers betragen ungefihr 1%
der Windgeschwindigkeit.

5.5 Beyond the Basics

Heutige Modelle zur Beschreibung der Stromungen in den Ozeanen betrachten nicht mehr die Ozeane
isoliert sondern stets im Zusammenspiel mit der Atmosphére. Alle Modelle sind nur numerisch 16sbar,
sie basieren auf einem horizontalen rdumlichen Gitter wie in der Meteorologie gebriduchlich (z.B. 21°
Auflosung in den alten Modellen, heute nur wenige Grad) und stellen die Ozeane und die Atmosphire in
gréﬁenordnungsmﬁig 10 Schichten dar.

Eine wesentliche Anwendung dieser Modelle ist die Simulation von Klimaverdnderungen, die Untersu-
chung moglicher anthropogener Einfliisse auf das Klima sowie die Such nach einem Hinweis auf anthro-
pogene Klimaverdnderungen in Klimaaufzeichnungen.

Eine Zusammenfassung von Verweisen auf Standardmodeule des ein Deutschland verwendeten Klima-
modells findet sich unter http://www.mpimet.mpg.de/dynindex.php?s=http://www.mpimet.mpg.de/
de/web/science/publications.php. Besonders interessant ist dabei die Beschreibung der alten Version
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des Atmosphirenmodels ECHAM-3 (http://www.mpimet.mpg.de/en/extra/models/echam/index. php),
da hier recht genau auf die im Modell beriicksichtigte Physik eingegangen wird. Fiir die Ozeanzirkulation
sei auf HOPE unter http://www.mpimet.mpg.de/en/extra/models/hope/index.php verwiesen.

Empfohlene Literatur

Die wesentlichen Inhalte dieses Kapitels lassen sich in einfacher und anschaulicher Form in Stommel
(1987) nachlesen — der pyhsikalische Inhalt wird vollstéindig wieder gegeben, allerdings ohne Verwendung
von Gleichungen. Eine umfassende formale Darstellung mit vielen Beispielen liefert Dietrich et al. (1975),
eine komprimierte formale Darstellung Knauss (1997).

Aufgaben

Verstiandnisfragen

1. Beschreiben Sie die wesentlichen Oberflichenstromungen der Ozeane.
2. Beschreiben Sie die wesentlichen Merkmale der themohalinen Zirkulation.

3. Warum unterscheiden sich polwértiger ozeanischer Warmetransport und Stromungsmuster auf der
Nord- und Siidhalbkugel so deutlich?

4. Was versteht man unter Telekonnektion? Nennen Sie Beispiele
5. Beschreiben Sie die wesentlichen Merkmale und die Funktion von ENSO?

6. Die Bezeichnung Southern Oscillation erweckt den Eindruck eines periodischen Vorgangs. Die perua-
nischen Fischer dagegen klagen iiber das zwar immer wieder kehrende aber dennoch {iberraschende
Auftreten von El Nino. Ist das ein Widerspruch?

7. Entwickeln Sie eine Methode zur Beschreibung der Stabilitdt von Golfstromringen.

8. Was verstehen Sie unter einer Margules’schen Grenzfliche und welche Annahmen gehen in ihre
Herleitung ein?

9. Nennen Sie Anwendungen der geostrophischen Niherung im Ozean. Wodurch unterscheiden sich
die verschiedenen Anwendungen?

10. Was ist ein Triftstrom?

11. Welche Terme werden in der Bewegungsgleichung fiir den Triftstrom verwendet?
12. Wie verandert sich die Stromungsrichtung beim Triftstrom mit der Wassertiefe?
13. Warum ist der Triftstrom nicht parallel zum Wind gerichtet?

14. Erlautern Sie die Variation von Stromungsgeschwindigkeit und Stromungsrichtung mit der Wasser-
tiefe im Elementarstromsystem.

15. Warum fiihrt ein kiistenparalleler Wind zum Aufquellen oder Absinken von Wassermassen?
16. ErlAutern Sie auf einfache Weise, wie es zur Ausbildung der Wirbel im Golfstrom kommt.

17. Wie unterscheiden sich die Beschreibungen geostrophischer Strémungen in atmosphére und Ozean.
Welchen physikalischen Grund hat dieser Unterschied?

18. Der Triftstrom wird als ein vom Wind angetriebener Strom eingefithrt. Warum ist die Stréomung
dann nicht parallel zur Windrichtung?

19. Erlautern Sie, warum die sich vom Golfstrom ablésenden Wirbel so stabil sein kénnen.
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Rechenaufgaben

1. Erldutern Sie den formalen Zusammenhang zwischen einer leichten Neigung der Druckflichen im
Ozean und der sich daraus ergebenden Stromung. Welche Terme der Bewegungsgleichung sind dabei
relevant?

2. Bestimmen Sie die Neigung der Druckfliche iiber eine Stromung mit einer Geschwindigkeit von
1 m/s unter Annahme eines homogenen Meeres.

3. Erlautern Sie die Form und Stabilitit von Golfstromwirbeln unter Beriicksichtigung der Margu-
les’schen Grenzflichenneigung.

4. Zeigen Sie, dass
Voo B (45° T ) d Voe F si (45° T )
u="V,e cos - —z un v="V,e sin ——z
¢ D ? D
Losungen der Differentialgleichung

A, 92 A, 0?
—@—FQQ’USiH(b:O und —Q—Qﬂusin¢:0
0 022 o 022

fiir den Triftstrom sind.

5. Zeigen Sie, dass sich der Massentransport im Triftstrom

u:VOe_% cos (4507%,2) und v=V,e D sin (4507%,2)

zu

T T
M,=—2%Y d M,=——-""Y
T 20psing b Y 2(2 0 sin ¢

ergibt.

Zum vertieften Nachdenken

1. Warum kann eine Erhohung der Temperaturen in hohen Breiten (durch den Treibhauseffekt) mogli-
cherweise zu einem Versiegen des Golfstroms und damit zu einer Unterbindung oder Modifikation
der thermohalinen Zirkulation fithren? (Stichwort: verstopfter Abfluss)

2. Der Massentransport im Triftstrom hiangt von der Schubspannung ab. Finden Sie eine anschauliche
Begriindung dafiir, dass er senkrecht auf der Windrichtung steht.

Abschitzungen

1. Verifizieren Sie, dass die Warmekapazitit einer 2.5 m méchtigen Ozeanschicht der der gesamten
Atmosphére vergleichbar ist. (spez. Wérmekapazitét Wasser 2.4 KJ(/kg K), Luft 291. J((mol K),
Dichte Luft 1.29 kg/m?)



Kapitel 6

Ozean—Atmosphire-Wechselwirkung

Die Wechselwirkung zwischen Ozean und Atmosphire erfolgt durch zwei Prozesse. Der Transport von
Impuls zeigt sich in der Ausbildung der Stromungssysteme, der Transport von Wiarme und Materie trigt
einerseits iiber die Energiebilanz zur Ausbildung der atmosphérischen Stromungen bei und beeinfluf3t
damit das Klimasystem. Andererseits trgt er auch iiber die Stoffbilanz zur globalen chemischen Kreisldufen
und z.B. {iber die Aufnahmefihigkeit des Ozeans fiir CO5 damit wieder zum Klima bei. Dabei ist der
Transport von Masse nicht genau von dem von Energie zu trennen, da z.B. latente Warme Energie ist,
die mit Hilfe der Masse transportiert wird.

Generell 148t sich der Austausch zwischen Atmosphére und Ozean nach den beteiligten Skalen und/oder
den beteiligten physikalischen Groflen betrachten. Die Skalen kénnen unterschieden werden in groffiraumig
(bzw. global) und kleinrdumig. Erstere sind insbesondere die klimatisch wirksamen Prozesse, die unsere
unbelebte (und belebte) Umwelt bestimmen. Letztere sind die physikalischen Prozesse, die diesen grofiska-
ligen Austauschphéinomenen zu Grunde liegen. Die Ubertragungsprozesse kénnen eingeteilt werden in die
immateriellen Groflien Energie und Impuls, d.h. im wesentlichen Strahlung, Impuls und Wéarme, und die
materiellen Groflen wie Wasser (mit den Prozessen Verdunstung, Kondensation, Niederschlag, Zufithrung
vom Festland) und die chemischen Komponenten (Mineralien, Gase). Einige Prozesse transportieren bei-
des: Verdunstungs transportiert auch latente Warme, die Zufliisse vom Festland transportieren auch
Mineralien und Energie. Daher ist eine saubere Klassifikation nicht moglich. Fiir das Skript wurde daher
ein pragmatischer Ansatz gewéhlt, der sich nicht an den physikalischen Elementarprozessen sondern an
den Phénomenen (und damit an den Skalen) orientiert: die grofiskaligen Austauschprozesse wurden im
Zusammenhang mit der Energiebilanz der Ozeane bereits in Kap. 3 diskutiert, in diesem Kapitel werden
wir uns mit den Stofftransporten und den physikalischen Grundlagen der Austauschprozesse beschéftigen.

6.1 Der Ozean als Teil des globalen geochemischen Systems

Der Ozean ist ein wichtiger Speicher ebenso wie ein wichtiges Transportmedium im globalen geochemi-
schen System. Er steht in Austausch mit dem Ozeanboden bzw. den Kontinentalrindern (Ablagerung und
Losung von Sediment, Auswaschen von Substanzen), mit der Atmosphére (Loslichkeit von Gasen) und
mit dem Festland iiber den hydrologischen Zyklus. Daher gibt es keinen Teil des globalen geochemischen
Systems, der sich ohne Beriicksichtigung der Ozeane betrachten ldsst. Wir wollen uns hier, insbesondere
da im Zusammenhang mit dem Treibhauseffekt und der Rolle der Ozeane im Klimawandel von Bedeutung,
mit dem COs2 befassen sowie einige Grundlagen zum Austausch von Spurenstoffen vorstellen.

6.1.1 Kohlendioxid

Die mengenmiiflig (und vielleicht auch sonst) wichtigste Komponente des globalen geochemischen Sy-
stems ist der Kohlenstoff: er ist Baustein aller organischen Materie, komm in Form von Karbonaten in
groflen Mengen auch in anorganischer Materie vor und ist in der Form von Kohlendioxid CO2 das men-
genmiiflig bedeutendste Spurengas in der Atmosphére — und aufgrund seines Beitrags zu natiirlichem wie

116
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anthropogenen Treibhauseffekt auch dort von nicht zu vernachlissigender Bedeutung.

Abbildung 6.1 gibt einen Uberblick iiber den globalen Kohlenstoffkreislauf, die Reservoire und Fliisse
und die wesentlichen Umwandlungsprozesse. Der fiir uns wichtigste Teil ist die Wechselwirkung zwischen
Ozean und Atmosphére. Diese erfolgt nahezu vollstéindig durch den Austausch von Kohlendioxid mit dem
Oberflichenwasser, wobei der Prozess der Ausgasung den der Losung iiberwiegt: im warmen Oberflichen-
wasser um ca. 10%, im kalten Oberflichenwasser sogar um ca. 30%. Dies darf jedoch nicht leichtfertig
als Hinweis darauf interpretiert werden, dass kaltes Wasser CO2 nur schlecht aufnimmt, da das COx,
das aus dem kalten Oberflichenwasser an die Atmosphére abgegeben wurde, nicht unbedingt lokal auch
aufgenommen wurde sondern mit den Ozeanstromungen heran transportiert wurde. Daher sollten wir
korrekterweise keine lokale Bilanz aus Aufnahme und Abgabe erstellen sondern bendtigen die globale
Bilanz, die alle Transportprozesse beinhaltet.

Ein Teil der Probleme in der Abschétzung des COs-Austauschs zwischen Ozean und Atmosphére wird aus
dem Vertikalprofil der COs-Konzentration deutlich, vgl. Abb. 6.2: das Profil zeigt einen hohen Anstieg
unmittelbar unter der Ozeanoberfliche bis zu einem Maximum in einer Tiefe von ca. 500 m. Die Intensitét
unmittelbar unter der Wasseroberfliche ist ist durch die Wechselwirkung mit der Atmosphére bestimmt
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a i Abbildung 6.2. Vertikalprofil der Kohlendioxids im Ozean, Bei-
spielprofil fiir ein Profil im ostlichen Pazifik (Summerhayes und
Thorpe, 1996)




KAPITEL 6. OZEAN-ATMOSPHARE-WECHSELWIRKUNG

0

{a)

Diissolved manganese (nmol/l)
0.5 10 15 20
T T Ll 1

(1]

(b

Dissolved aluminium (nmol)
20 40

Depth (km)

Depth (ki)

2k

3k

., oV
o

Depth (km)

118

<)

Dissolved sluminium

0
i}

at Abbildung 6.3. Vertikalprofile von gespiilten (sca-
venged) geldsten Substanzen (Summerhayes und

Thorpe, 1996)

i R DA
.
.. . s

PR

Slers

sowie durch die CO2-Aufnahme im Plankton. Diese ist unterhalb der Oberfliche maximal (hier steht das
Licht und damit die Energie zur Photosynthese zur Verfiigung, mit zunehmender Tiefe wird dies immer
geringer). Das Plankton bildet also unterhalb der Wasseroberfliche eine Senke fiir CO2. Mit zunehmender
Wassertiefe gibt absinkendes Plankton einen Teil des so gebundenen COss wieder an den Ozean ab, die
CO3-Konzentration steigt an. Ein weiterer, fiir diesen scharfen Anstieg verantwortliche Faktor ist die
Zunahme der COy-Loslichkeit mit dem Druck. Unterhalb ca. 1 km nimmt die COs-Konzentration deutlich
ab, da kaum Durchmischung zwischen dem Oberflichen- und dem Tiefenwasser stattfindet. Ein Teil des
hier eingetragenen CO5 stammt aus dem Zerfall absinkender organischer Materie.

6.1.2 Andere anorganische Substanzen

Die vertikalen Profile anderer anorganischer Substanzen lassen sich grob in zwei Gruppen einteilen: ge-
spiilte (scavenged) geloste Substanzen und recycelte geloste Substanzen. Die Unterscheidung zwischen
den verschiedenen Substanzklassen kann mit Hilfe eines einfachen Mafles vorgenommen werden, der mitt-
leren Verweildauer der Substanz im Ozean (MORT = mean oceanic residence time). Diese wird mit Hilfe
eines einfachen stationdren Modells bestimmt, in dem sich der Eintrag und der Verlust an dieser Sub-
stanz genau die Waage halten. Der Eintrag wird normalerweise als die Menge der Substanz angenommen,
die den Ozeanen durch die Fliisse zugefithrt wird. Ferner steckt in dem Modell die Annahme, dass die
Substanz sich gut mit dem Wasser durchmischt hat, bevor sie entfernt wird. Damit ergeben sich Wer-
te in der Ordnung von 108 Jahren fiir Natrium und 10% Jahren fiir Kalzium. Fiir Substanzen, fiir die
die letzte Annahme nicht gilt (das sind die meisten mit Teilchen reagierenden Metalle wie Aluminium,
Eisen und Mangan) ergeben sich kleinere Werte der MORT in der Ordnung von 100 bis 1000 Jahren.
Die Lebensdauer von Wassermolekiilen im Ozean héngt ab von ihrem Transport durch die Atmosphére
und ihre Riickkehr in den Abfliissen der Kontinente. Sie kann bestimmt werden aus einer einfachen sta-
tiondren Bilanz, bei der sich Eintrige und Verluste die Waage halten miissen. Vergleicht man die Masse
des im Ozean enthaltenen Wassers mit Einstrom und Ausstrom, so ergibt sich eine Lebensdauer von
ca. 4 - 10* Jahren.! Kalzium und Natrium Ionen, die mit der kontinentalen Drainage in das Reservoir
Ozean eingetragen werden, verweilen dort also wesentlich ldnger als das typische Wassermolekiil, d.h. das
Seewasser wird im Laufe der Zeit in diesen Elementen angereichert. Elemente mit hoher geochemischer
Reaktivitat, d.h. mit Lebensdauern kleiner als die eines typischen Wassermolekiils, dagegen werden in
ihrer Konzentration im Ozean verdiinnt im Vergleich zur Konzentration in den zufithrenden Fliissen.

Diese unterschiedlichen Lebensdauern fithren zu charakteristischen vertikalen und horizontalen Verteilun-
gen verschiedener Elementklassen. Bei einer typischen Mischungszeit des Ozeans von 1000 Jahren werden
die Elemente mit hohem MOTRT sehr sorgfiltig und gleichméflig im Ozean verteilt. Variationen ergeben
sich nur in den Bereichen mit hoher Verdunstung, starken Niederschldgen oder Flussmiindungen. Wenn
man die Konzentrationen der betreffenden Elemente jedoch auf den Salzgehalt normiert, sind sie auch
in diesen Bereichen konstant. So variiert das Verhéltnis aus den Konzentrationen von Sulphat und Salz
global kaum. Die in diese Gruppe gehtrenden Elemente werden als konservative Bestandteile bezeichnet,
da sich ihre Konzentrationen (relativ zum Salz) wihrend des Mischungsprozesses nicht verdndern. Alle
chemischen Hauptbestandteile des Ozeanwassers verhalten sich konservativ, ebenso einige Spurenstoffe
wie Lithium, Casium und Rubidium. Da diese Eigenschaft sich auf den gesamten Mischungsprozess be-
zieht, sind die Konzentrationen nicht nur in der Horizontalen sondern auch in der vertikalen konstant.

IDie interne Mischungszeit des Ozeans ist mit 103 Jahren mehr als eine GréBenordnung geringer.
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Dieses Verhalten wird auch als akkumuliert bezeichnet.

Elemente mit kleinem MORT werden aus dem Ozean entfernt bevor sie sorgfiltig durchmischt werden
konnen. Thre hohe geochemische Reaktivitdt impliziert, dass sie in Abwesenheit von Quellen in ihrer
Konzentration mit zunehmendem Abstand von den vertikalen und horizontalen Grenzen des Ozeans
abnehmen. Beispiele fiir Vertikalprofile derartiger Elemente sind in Abb. 6.3 gegeben.

Eine andere Gruppe von Substanzen hat eine hinreichend grofie MORT, um im Ozean gut durchmischt
zu werden, zeigt jedoch eine relativ grofle Reaktivitdt mit biogenen Teilchen. Diese Stoffe umfassen die
wesentlichen Mikrondhrstoffe wie Phosphate, Nitrate und gelostes Silizium. Diese Substanzen unterschei-
den sich von den anderen Teilchen mit hohem MORT dadurch, dass die im oberflichennahen Wasser, wo
die grofite Bioproduktion stattfindet, deutlich reduziert werden. Dekomposition organischer Materie und
die Auflésung mineralischer Skelette beim Absinken toter Biomaterie fithrt zu einer Freisetzung dieser
Substanzen in groflerer Wassertiefe. Beispiele fiir die sich ergebenden Vertikalprofile sind in Abb. 6.4
gezeigt.

6.2 Transportprozesse

Die wesentlichen Transportprozesse innerhalb des Ozeans und zwischen Ozean und Atmosphére sind
diffusive Prozesse: molekulare Diffusion als fundamentaler Transportprozess spielt dabei eine unterge-
ordnete Rolle, da Ozeane und Atmosphire in stindiger turbulenter Bewegung sind und der durch die
Turbulenz bewirkte Transport effizienter ist als die molekulare Diffusion. Turbulenter Transport hat, da
die Turbulenz stochastisch ist, die gleichen Eigenschaften wie diffusiver Transport, lediglich der moleku-
lare Diffusionskoeffizient muss durch einen turbulenten Diffusionskoeffizienten ersetzt werden. Der sich
ergebende Prozess wird haufig als Wirbeldiffusion bezeichnet.

6.2.1 Diffusion

Diffusion ist ein in vielen Bereichen der Physik auftretender TransportprozeB, z.B. bei der Wérmeleitung
oder bei der Ausbreitung eines Stoffes in einem kontinuierlichem Medium (z.B. Schadstoff in Wasser
oder Luft). Diffusion ist ein stochastischer Proze8: bei der Wirmeleitung hingt der Transport vom Ener-
gieiibertrag in der zufilligen thermischen Bewegung der Stoffbestandteile ab, bei der Ausbreitung eines
Stoffes in einem kontinuierlichen Medium von den Kollisionen zwischen den Molekiilen des Stoffes und
des Mediums, bestimmt durch deren zufillige thermische Bewegung.

In allgemeiner Form ist die Diffusionsgleichung gegeben als

on(r,t)
ot

= DAn(r,t) (6.1)
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mit n als der Teilchenzahldichte und D als dem Diffusionskoeffizienten. Formal handelt es sich dabei
um eine partielle DGL, in der neben dem Laplace-Operator des gesuchten Feldes dessen erste zeitliche
Ableitung auftritt. Die Warmeleitungsgleichung ist formal dquivalent

or A

— = —AT 6.2
ot co (6.2)
mit 7" als der Temperatur und A\/(cp) als der Temperaturleitzahl, in die das Wérmeleitvermégen A, die
spezifische Warmekapazitidt ¢ und die Dichte ¢ des Stoffes eingehen.

Random Walk und mittleres Abstandsquadrat — anschaulich

Die Idee eines diffusiven Prozesses wollen wir am Beispiel der Bewegung eines Stoffes in einem konti-
nuierlichen Medium betrachten. Dazu beschranken wir uns zunéchst auf eine eindimensionale Bewegung
mit Start im Ursprung. Eine Ameise kann sich jeweils um einen Schritt A (korrekt: eine mittlere freie
Weglinge \) in positive oder negative z-Richtung bewegen. Am jeweiligen Ankunftsort trifft sie erneut
die Entscheidung fiir eine Weiterbewegung mit +\ oder —\. Wie weit ist die Ameise nach N Schritten
vom Ursprung entfernt?

Intuitiv sicherlich nicht N A, denn das wiirde bedeuten, dafi diese Ameise sich immer nur in einer Richtung
bewegt. Daf} sich die Ameise wieder genau am Ursprung befindet, ist aber auch nicht sehr wahrscheinlich,
da dafiir die Zahl der Schritte in positiver und negativer Richtung exakt gleich sein miiite. Also irgendwo
dazwischen. Aber wo? Und wo wire eine zweite Ameise, die sich unabhéngig von der ersten durch die
Gegend bewegt? Wahrscheinlich nicht exakt am gleichen Ort, d.h. viele Ameisen wiirden sich nach jeweils
N Schritten an verschiedenen Orten wieder finden.

Daher 1483t sich, wie bei allen Zufallsprozessen, nur ein mittlerer Wert bestimmen, in diesem Fall der
erwartete Abstand (oder mittlerer quadratischer Abstand), definiert als das Quadrat der Summe der
einzelnen Schritte da;:

N 2
(A:c>2 = (Z dﬂ?i) = (dzy +dog +das + ... + d:EN)2
i=1

N N
>0 dwida; . (6.3)

i=1 j=1

Die einzelnen Versetzungen dz; sind entweder +\ oder —\, jeweils mit einer Wahrscheinlichkeit von 0.5.
Die Produkte dz;dz; sind daher entweder +A2 oder —\2. Fiir i # j sind dz; und dx; unabhéngig, d.h.
negative wie positive Werte des Produktes haben eine Wahrscheinlichkeit von 0.5 und heben sich daher
in der Summe weg. Es bleiben die Produkte mit i = 5, die aber jeweils +A2 sind, und wir erhalten

(Az)? = N)?, (6.4)

d.h. mit zunehmender Schrittzahl N nimmt der mittlere quadratische Abstand vom Ursprung mit v N
ZU.

Hat die Ameise eine Geschwindigkeit v, so legt sie wihrend einer Zeit ¢ die Strecke s = vt zuriick. Aus-
gedriickt in der Zahl N der Richtungséinderungen und der Strecke A\ zwischen den Richtungsdnderungen
ist s = N und damit

(Az)? = N)\? = oA\t = 2Dt (6.5)
mit dem Diffusionskoeffizienten
1
D= 51})\ (6.6)
fiir die hier betrachtete eindimensionale Bewegung. Bei dreidimensionaler Bewegung ist

1
D= o). (6.7)
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Abbildung 6.5. Galton-Brett: viele kleine, stochastisch verteilte
Streuungen arbeiten so zusammen, dafl sich eine Gauf3-Verteilung
bildet

Anschaulich ist der Diffusionskoeffizient ein Maf fiir die Beweglichkeit der Ameisen. Mit zunehmender
Geschwindigkeit wird die Beweglichkeit grofler, da in einer Zeiteinheit ein groflerer Weg und damit eine
groBere Anzahl von Schritten in A zuriickgelegt werden kann: das N in (6.4) wird gréfier. Eine grofiere
mittlere freie Weglinge A\ dagegen erlaubt grofiere Schritte und damit ein schnelleres Anwachsen des
Abstands vom Ursprungsort.

In unserem Ameisenbild ist die mittlere freie Weglénge als der Abstand zwischen zwei aufeinander folgen-
den Entscheidungen iiber die Richtungsdnderung eine konstante Grofle. Bei der Ausbreitung von Rauch
in Luft dagegen ist der Abstand zwischen zwei aufeinanderfolgenden Kollisionen eines Rauchteilchens
mit der Luft jedoch nicht konstant sondern zufillig. Betrachtet man den Pfad eines Teilchens, so ergibt
sich ein Bild wie im linken Teil von Abb. 4.2: die Bewegung 143t sich aus vielen geraden Abschnitten
verschiedener Langen L zusammen setzen. Die Verteilung der Wegléngen L zwischen aufeinander folgen-
den Stoflen ist im rechten Teil der Abbildung gezeigt. Diese Wahrscheinlichkeitsverteilung fiir L kann als
eine Funktion p = a exp(—L/\) beschrieben werden, wobei a eine Konstante ist und A die mittlere freie
Weglinge. Sie ist definiert fiir den Wert von L, bei dem die Verteilung auf N/e abgesunken ist.

Den Ubergang von einer Ameise auf eine Ameisenherde kénnen wir mit Hilfe des Galton-Bretts veran-
schaulichen, vgl. Abb. 6.5. Dieses besteht aus Reihen von Négeln und erlaubt es, die Streuung, die ein
Teilchen erfahrt, anschaulich darzustellen: wenn die am obersten Nagel beim Pfeil startenden Bélle herab
fallen, treffen sie auf einen Nagel und werden nach links oder rechts abgelenkt. Dort treffen sie einen
Nagel der néchsten Reihe und werden wiederum abgelenkt. Dieser Prozefl wiederholt sich, bis der Ball
in der untersten Reihe aufgefangen wird. Die Stelle, an der der Ball zur Ruhe kommt, ergibt sich dann
aus einer grofien Zahl von stochastischen Wechselwirkungen vergleichbarer Stérke. Mit einer grofien Zahl
von Béllen erhalten wir am Ende eine Gauf- Verteilung um den Mittelwert x,

P(z) = \/21?0 exp (—%) (6.8)

mit der Standardabweichung

o = L3 (@ - 2,)? = (An)? (6.9)

n

die ein Maf} fiir die Breite der Verteilung gibt und dem erwarteten Abstand entspricht. Damit 148t sich
die Standardabweichung o mit dem Diffusionskoeffizienten in Beziehung setzen

o =+/(Az)2 = V2Dt = Vurt . (6.10)

Fiir die Verteilung (6.8) 148t sich damit auch schreiben

P(x,t) = (6.11)

1 < (v — :co)2>
——exp| ———| .
V2ot 20t
Die Verteilung bleibt um z, zentriert (dem Startort der Ameisen), weitet sich aber im Laufe der Zeit auf.
Die Aufweitung hingt ab von der Beweglichkeit der Ameisen, beschrieben durch den Diffusionskoeffizi-
enten.

Die hier verwendeten Ausdriicke lassen sich auf mehrere Dimensionen erweitern, die mittlere Entfernung
vom Startpunkt ist weiterhin durch (6.5) beschrieben.
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Eindimensionale Diffusionsgleichung
Betrachten wir nun die Diffusionsgleichung in einer Dimension:

on 9*n

— =D—. 6.12

ot Ox? ( )
Die bisher betrachteten Eigenschaften der Diffusion, d.h. das Auseinanderfliefen der Verteilung unter
Beibehaltung des Schwerpunkts, kénnen wir auch formal herleiten.

Als erstes betrachten wir die Erhaltung der Gesamtteilchenzahl, d.h. wir {iberpriifen, ob die Losung die
Kontinuitéitsgleichung erfiillt. Dazu miissen wir zeigen, dafl das Integral fj:; n(x,t)dz zeitlich konstant
ist:

a’'r o
. n .o
N = e / n(x,t)de = de =0. (6.13)

Die rechte Seite der Gleichung kénnen wir unter Verwendung der Diffusionsgleichung (6.12) umschreiben
und erhalten

2 +oo
N=D / CALEP [?] , (6.14)
X X

— 00

Fiir grofe Abstidnde fallen die Dichte n und ihre Ableitungen schnell ab, d.h. es gilt On/0x — 0 fiir
|z| — oo und wir erhalten

N=0, (6.15)

wie gefordert. Die Annahme dn/dx — 0 fiir || — oo ist sinnvoll, da eine zu schwache Verdnderung der
Teilchenzahldichte bei grofien Abstinden implizieren wiirde, dal die Teilchen den Raum schon nahezu
gleichformig bevolkern. Dann wiirden wir jedoch kein systematisches AuseinanderflieBen der Verteilung
mehr erhalten sondern im wesentlichen statistische Fluktuationen auf einer fast gleichférmigen Verteilung,
ein thermisches Rauschen also.

Um zu zeigen, dafl der Schwerpunkt

+oo
1
T=ux,= N / an(z,t)d (6.16)
—o0

der Verteilung erhalten bleibt, muf} gelten

(o)
dNz
dt

(o)
. d 0
=NZ = T / an(z, t)de = ez £ 0. (6.17)

ot

— 00

Wir setzen wieder die Diffusiongleichung (6.12) ein und erhalten

o0
dNZ 9°n
—~ =D ~——dz . 1
de / o dz (6.18)

Partielle Integration liefert

dN=ZT on]t> on
T D {x%}m—/—dx
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- D @;%rm - [n(:c,t)]iomfty> . (6.19)

— 00

Der erste Term auf der rechten Seite fillt wieder wegen dn/0x — 0 fiir || — oo weg. Der zweite Term
filllt ebenfalls weg, da wir mit gleicher Begriindung auch n — 0 fiir || — oo fordern kénnen. Damit
erhalten wir wie gefordert

dN=w
dt

=0, (6.20)
d.h. er Schwerpunkt der Verteilung bleibt erhalten.
Als letztes ist die Breite der Verteilung zu betrachten, Fiir diese miissen wir nicht die zeitliche Invarianz

zeigen sondern gerade ihre Zunahme mit der Zeit. Die Breite der Verteilung zu jeder Zeit ist durch das
mittlere Abstandsquadrat

1T
P:N /xQn(ac,t)dac (6.21)

gegeben. Die zeitliche Anderung von 22 ist dann

q +0oo +0oo P +0oo 52
Nz = L[, (622)/ 201 :D/ 227
x il B n(z,t)dx o’ o dz x aZde
+oo
ont> on
= D 2 -2 —
[x 81}00 /xamdx
—o0
+oo
= 2D | [an(z, )] 2 — / ndz | = 2DN (6.22)
—o0
oder zusammengefafit
22 = 2D (6.23)

Dabei wurde beim Ubergang von der ersten zur zweiten Zeile wieder partiell integriert In der dritten
Zeile fallt der erste Term weg. Durch Integration von (6.23) erhalten wir

22(t) = 2Dt 4 22(0) (6.24)

mit P(O) als der Weite der Verteilung zum Zeitpunkt ¢ = 0. Das Ergebnis kennen wir bereits aus (6.5):
die Verteilung flieBt mit /¢ auseinander.

Losung der Diffusionsgleichung fiir eine j-Injektion

Fiir eine §-féormige Injektion am Ort x, erhalten wir als Losung der Diffusionsgleichung

exp (—M) . (6.25)

no(x,t) =

N
VAar Dt 4Dt

Dafl dies eine Losung ist, 148t sich durch Einsetzen in die Diffusionsgleichung (6.12) zeigen. Die linke
Seite liefert

%_{_ N N N(x — )2 }ex (_(x—aco)Q) (6.26)
ot~ 2varDt32 | VamDiapiz ¥ 4Dt ' '
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Die rechte Seite liefert erst

one N 2(1‘710) (SC*:CO)2
or Y, T 2
dx ~  \ixDit ADt eXp( Dt (6.27)
und weiter
Fny [ N 1. N (@-uw) (o 2’
Do =1 2 i 2
D { Ji=Di2t  VizDi ape [P AD1 (6.28)

was mit (6.26) iibereinstimmt.

Manchmal interessiert nicht die oben beschriebene Aufweitung des d-Peaks sondern der Zeitverlauf der
Dichte an einem Ort z im Abstand d = |z — x,| vom Injektionsort bzw. Schwerpunkt der Verteilung.
Dafiir erhalten wir aus (6.25)

N d?
n(t) = T exp (—m) (6.29)

mit einem Maximum zur Zeit
; d? it N
max — S5 1l NMmax = 77—
na 2D ma: d 27Te

und einem Abfall fiir groBe Zeiten proportional zu t~/2,

(6.30)

Allgemeine Losung

(6.25) beschreibt die Losung der Diffusionsgleichung fiir eine §-Injektion am Ort z,. Hiufig interessieren
jedoch rdumlich oder zeitlich ausgedehnte Injektionen. Diese erhilt man, &hnlich dem Vorgehen bei der
Poisson-Gleichung, durch Summation der Losungen fiir die verschiedenen Zeitintervalle bzw. Raumele-
mente.

Betrachten wir als Beispiel eine raumlich ausgedehnte Injektion mit Anfangsverteilung n(z,0) = No(x)
zur Zeit t = 0. Zu dieser Zeit befindet sich im Intervall Az, bei z, eine Teilchenzahl No(x,)Az,, die bei
x zur Zeit ¢ eine Teilchendichte o(xo)no(z, 1) Az, gemif (6.25) erzeugt. Summation aller dieser Beitrége
liefert fiir dz — 0 die Gesamtdichte

+oo
nwt) = [ olona(e.)dn,
_ 709(%)\/%63@ (—%). (6.31)

6.2.2 Diffusion im Meerwasser

Auch auf die Ausbreitung eines konservativen Stoffes? im Meerwasser als kontinuierlichem Medium li8t
sich ebenfalls durch eine Diffusionsgleichung beschreiben — anschaulich ist es egal, ob Sie ein Rauchteil-
chen mit Luftmolekiilen stoflen lassen oder ein Natriumion mit Wassermolekiilen. Allerdings unterscheiden
sich die Randbedingungen und damit auch etwas die formale Betrachtungsweise von dem bisher gesagten.
Wiihrend wir bis hier nach Losungen der Diffusionsgleichung fiir eine kurzzeitige Injektion gesucht ha-
ben, haben wir es im Falle der Ozeane meist mit langlebigen Gradienten zu tun (so wird ein Gradient im
Salzgehalt durch die Zufuhr von Siilwasser aus einer Flulmiindung zwar jahreszeitlichen Schwankungen

2Konservative Stoffe sind Substanzen, die im Meerwasser erhalten bleiben, d.h. z.B. Warme und Salze. Organische
Substanzen sind nicht immer konservativ, da sie durch chemische Reaktionen umgewandelt werden kénnen und damit
nicht als diese Substanz erhalten bleiben. Radioaktive Substanzen sind ebenfalls nicht konservativ, da sie sich durch Zerfall
verringern.
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unterworfen sein, bleibt aber im Prinzip dauerhaft bestehen). Auch sind die Zeitskalen der Schwankun-
gen (Tage, Monate oder wenige Jahre) klein gegeniiber den Zeitskalen des Problems (Ozeanzirkulation
erfolgt auf Zeitskalen von etlichen Jahrzehnten oder Jahrhunderten). Als Konsequenz ergeben sich relativ
kontinuierliche Diffusionsstrome, die von diesen Gradienten getrieben werden.

Als treibende Kraft eines Diffusionsstroms dient der Gradient 9C);/0z einer konservativen Grofie M in
Richtung einer Koordinate z. Der Diffusionsstrom durch eine Fliche A senkrecht zu dieser Richtung ist
dann
oM oC
ke A M

= AT 032

mit kp als Diffusionskoeffizient.
Betrachten wir als Eigenschaft die Warmemenge My, so ergibt sich mit kpr als Warmediffusionskoeffi-

ziententen der Warmestrom zu

8MT aCT
ot kor A5 (6:33)

Alternativ 148t sich unter Verwendung des Temperaturleitfihigkeitskoeffizienten

k
fop — FDT (6.34)
oc

mit ¢ als spezifischer Wéarme auch schreiben

oT o*r

Fiir die Salzstrom gilt entsprechend

OMg 9Cs
= —kpg A .
0z bS50z (6.36)
bzw.
oS 928

Formal kénnen wir diese Diffusiongleichungen so 16sen, wie wir es fiir die Diffusionsgleichung weiter oben
beschrieben haben: die Losung fiir eine allgemeine Injektion ergibt sich als Faltung aus der Injektion mit
der Losung der Diffusionsgleichung fiir eine d-Injektion.

6.2.3 Turbulente Austauschgroflen

Diffusion im bisher betachteten Sinn ist ein molekularer Austauschvorging, bei dem Energie (Wiirme),
Impuls (Reibung) oder Materie zwischen Molekiilen ausgetauscht und dadurch entgegen einem Gradi-
enten transportiert werden kann. Dieser Prozess ist sehr langsam, die Ausbreitung der Information ist
durch die thermische Bewegung der Molekiile und den réumlichen Abstand zwischen den Stofpartnern
bestimmt. Damit sich dieser Prozess in aller Schonheit entfalten kann, bendtigen wir ein Medium, das
nicht durch (kollektive) Materiebewegungen gestért ist. Denken Sie als Beispiel an die Sahne, die Sie
in einen heiflen Tee? gieBen: wiirden wir nur molekulare Diffusion haben, so wiirde sich die Sahne nur
langsam vom Eintragort ausbreiten, die maximale Konzentration verbliebe an der Eintragsstelle und nur
in die Umgebung der Eintragstelle wiirde langsam Sahne hinein diffundieren, d.h. sie wiirde sich im Laufe
der Zeit aufthellen. In der Teetasse dagegen beobachten wir die Bildung von Sahneschlieren und -wolkchen,
die sich schnell iiber relativ weite Strecken ausbreiten kénnen ohne sich gleichméfig mit dem umgeben-
den Tee zu vermischen. Dieser Transport wird durch die thermischen Konvektionsmuster in der Teetasse

3Na gut. als Kaffeetrinker diirfen Sie es auch mit Kaffe ausprobieren — geht aber wegen geringerer Temperatur nicht
ganz so gut.
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bewirkt — und pusten Sie auf die Oberfliche, so werden wieder andere Bewegungsmuster angeregt und
der Transport bzw. die Vermischung erfolgt in einem entsprechenden Muster.

Sowohl im Ozean als auch zwischen Ozean und Atmosphére ist die stabile Schichtung und laminare Be-
wegung, die fiir die Ausbildung der Diffusion erforderlich wéren, ein sehr seltener Zustand. Die meisten
Transportprozesse erfolgen, wie in der Teetasse, eher durch turbulente Bewegungen. Da die rdumlichen
Skalen dieser Turbulenzen klein sind gegen die der gerichteten Bewegung (z.B. Golfstrom) und auflerdem
die Orientierung der turbulenten Bewegungen zufillig sind derart, dass der Mittelwert {iber die turbulen-
ten Storungen verschwindet, ergibt sich ein Transportprozess, der die gleichen Eigenschaften hat wie die
molekulare Diffusion: es ist ein zufilliger Transportprozess. Der Unterschied zur molekularen Diffusion
besteht in den Skalen: sie sind nicht durch die Stéfle zwischen den einzelnen Molekiilen bestimmt sondern
durch die mit dem Transport innerhalb eines Wirbels verbundenen Skalen. Daher wird ein derartiger
Transportprozess als Wirbeldiffusion oder Eddy-Diffusion bezeichnet.

Aufgrund dieser inhaltlichen Analogie 148t sich die Wirbeldiffusion formal genauso behandeln wie die
molekulare Diffusion. An die Stelle des molekularen Diffusionskoeffizienten tritt dann ein turbulenter
Diffusionskoeffizient x und wir erhalten fiir den Transport einer Gréfle M

oM anc

= A 6.38

ot o 0Oz ( )
Fiir den Transport von Warme und Salz ergibt sich dann entsprechend

oT RT 62T

i 6.39

ot o 022 ( )
und

oS kg 028

— = 6.40

ot o 022 ( )

Analog kann man auch einen Impulstransport in z-Richtung bei einem mittleren Strom w normal zur
z-Richtung beschreiben als

ou k1 0%u

mit x; als turbulentem Viskositatskoeffizient.

Wir haben fiir drei verschiedene zu transportierende Groflen drei unterschiedliche turbulente Transport-
koeffizienten eingefithrt. Das ist auf den ersten Blick etwas irritierend, da nach unserer Beschreibung
des Transportprozesses die Eigenschaften der Turbulenz den Austauschkoeffizienten bestimmen — und
diese Eigenschaften sollten zwar vom Ort und von der Zeit abhéngen, nicht aber von der transportierten
Grofle, d.h. wir wiirden erwarten ks = kp = k7. Die Argumentation, dass die Turbulenz fiir alle drei
betrachteten Groflen die gleiche ist, ist zwar korrekt. Jedoch sind die Folgen dieser Turbulenz fiir die ver-
schiedenen Transportgroflen unterschiedlich, da die molekularen Mechanismen des Impuls-, Warme- und
Stofftransports unterschiedlich sind. So kann innerhalb eines bestimmten Zeitintervalls zwar der Impuls
vollsténdig iibertragen werden, Stoff- und/oder Wirmetransporte dagegen sind noch nicht vollsténdig
abgelaufen. Dann wiren diese beiden Austauschkoeffizienten kleiner als der fiir den Impuls.

Bisher haben wir den Transport entlang einer (beliebigen) Richtung z betrachtet, nicht jedoch einen
echten dreidimensionalen Transport. Formal konnten wir den dreidimensionalen Transport durch den
Ubergang auf vektorielle GroBen und die Verwendung des Gradienten anstelle der rdumlichen Ableitung
erreichen. Fiir die Ozeanographie hat sich die Betrachtung einer horizontalen und einer vertikalen Kom-
ponenten anstelle der vollstdndigen dreidimensionalen Beschreibung als angemessen erwiesen: wihrend
die horizontale Komponenten im wesentlichen durch die horizontalen Skalen der turbulenten Bewegung
bestimmt ist, ist der vertikale Austausch zusétzlich durch die Schichtung beeinflusst. Die entsprechenden
Austauschkoeffizienten werden mit den Indizes H fiir den horizontalen und Z fiir den vertikalen Transport
versehen. Diese Trennung in horizontale und vertikale Skalen haben wir ja auch bei der Beschreibung der
globalen ozeanischen Zirkulation verwendet.
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Damit erhalten wir fiir die drei Komponenten der Reibungskraft in der Bewegungsgleichung in einer
Form, die der der molekularen Diffusion entspricht:

0%u  0*u 0%y
fr(x) = An (w + 8—y2) + AZ@

v 0% 0%
fr(y) = Ag (@ + a—yQ) + AZ@

w  *w 9w
Ir(2) = Ap (@ + 8—y2) + AZ@

(6.42)

Typische Werte des Wirbeldiffusionskoeffizienten hangen von der betrachteten raumlichen Skala ab und
liegen im Bereich von Ay = 102 — —10° m?/s und Az = 107% — —1072 m?/s.

Die oben gegebenen Gleichungen beschreiben die Energiedissipation innerhalb des Ozeans beschreiben.
Wir benétigen einen weiteren Satz von Gleichungen, der den Impulstransport vom Wind auf den Ozean
beschreibt, d.h. wir miissen die Schubspannungen mit Hilfe eines auf Wirbeldiffusion basierenden Aus-
tauschkoeffizienten beschreiben:

01, 9%u
T A, o
T v
7. = “gm (6.43)

mit 7, und 7, als den Komponenten der vom Wind ausgeiibten Schubspannungen.

&)

Reynolds—Spannungen

Die umfassendste Beschreibung des Energietransfers durch Reibung erfolgt durch die Reynolds-Spannungen.
Diese Beschreibung geht konsequent davon aus, dass sich alle realen Gréflen aus einem mittleren Wert
und den iiberlagerten Fluktuationen zusammen setzen, vgl. Abschn. 4.2:

u={u)+u, v=@+v uwnd w=(w)+w. (6.44)

Durch Linearisierung der Gleichung erhalten wir dann fiir die Reibungsterme

(@) = —% ((w'u’)) — a% ((u'v)) — % ((w'w'))
faly) = —% ((v'u)) - a% (v'v)) - § (o'w'))
fr(@) = f% ((w'u')) - 8% (w'')) - § (w'w')) .

(6.45)

Formal 148t sich dann ein Zusammenhang zwischen den bisher definierten Wirbeldiffusionskoeffizienten
und ihrer Ursache, den Fluktuationen der Geschwindigkeit, herstellen:

o(u “ o(u
(u'u) = —A, —6<x> (u'') = —A, —6§y> (W'w'y = —Az—é);
_ d(v) _ A(w) _ d(v)

<’U/’U,/> = *AmW <’U/”U/> = *Ay dy <’U/'LU/> = 7AZ¥ (646)

Da die turbulenten vertikalen Geschwindigkeiten wesentlich kleiner sind als die horizontalen, erwarten
wir aus dieser Betrachtung auch, dass die vertikalen Austauschkoeffizienten A, kleiner sind als die hori-
zontalen Ay,.
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6.3 Turbulenz und Austausch

Wenden wir uns jetzt den kleinriumigen Prozessen zu, die den Austausch zwischen Ozean und At-
mosphére physikalisch bestimmen. Zum Versténdnis der Transportprozesse benotigen wir jedoch auch
Informationen {iber die Schichtung und insbesondere iiber die Bewegung der Materie an der Grenzfliche
zwischen Ozean und Atmosphére — wofern wir diese als Grenzfliche betrachten wollen.

6.3.1 Grenzfliche zwischen Ozean und Atmosphire

Konzeptionell hat es sich als hilfreich erwiesen, von der Existenz einer Grenzfliche auszugehen. Die Al-
ternative, die Grenzfliche durch den wechselseitigen Ubergang von Wassertropfchen in die Atmosphire
bzw. von Gasbldschen in den Ozean zu beschreiben, fiihrt zu einer Grenzfliche nahezu unendlicher Aus-
dehnung (jedes Blidschen und Tropfchen bildet ja seine eigene Grenzfliche) und zu sehr unterschiedlichen
Eigenschaften des fliissigen Mediums z.B. in kleinen und grofien Tropfchen (in letzterem Fall kann ein
Weitertransport von der Grenzfliche weg erfolgen, im anderen nicht). Diese ganzen ‘Zufélligkeiten’ kann
man durch eine geeignete Wahl der Austauschkoeffizienten und der Abhéngigkeit des Transports von der
Windgeschwindigkeit ebenfalls erreichen.

Fiir unser Modell gehen wir von einer Grenzfliche zwischen Atmosphéire und Ozean aus. In unmittelbarer
Néhe dieser Grenzfldche scheinen die Transportprozesse ausschliellich auf molekularer Basis auszubilden,
so dass sich oberhalb und unterhalb jeweils eine diinne (einige mm miichtig), sich stiindig erneuernde ‘lami-
nare’ Grenzschicht ausbildet. Fiir diese sind die Transportprozesse durch die entsprechenden molekularen
Groflen beschrieben. Auf Atmosphérenseite liegt oberhalb der Grenzschicht die maritime Reibungsschicht
bis zu einer Hohe von 300 bis 500 m. Dariiber befindet sich die freie Atmosphére. In letzterer 1483t sich der
Wind durch die geostrophische Ndherung beschreiben. In der Reibungsschicht dagegen ist die Reibung
so dominierend, dass sich Windrichtung und -geschwindigkeit stark mit der Hohe verdndern. Wesent-
liches Merkmal dieser Reibungsschicht ist, dass die vertikalen Transporte durch Turbulenz verursacht
werden. Die unteren 10 bis 20 m der Reibungsschicht werden als wassernahe Luftschicht definiert. In
ihr sind die vertikalen Fliisse annéhernd unabhéngig von der Hohe. Sie enthélt ferner das Maximum der
atmosphérischen Turbulenz und ist unmittelbar durch den Seegang beeinflusst.

6.3.2 Die Transportprozesse

Niederschlag, Abfluss und Strahlungsaustausch sind keine kleinrdumigen Prozesse. Daher werden in die-
sem Abschnitt nur betrachtet

Impuls,

fithlbare Warme,

latente Warme und damit auch der Wasserverlust in Form von Verdunstung,
Gase, und

Partikel.

Gt W=

Zu diesen Prozessen gehoren in der Grenzschicht die molekularen Transportkoeffizienten, das sind die
kinematische Zahigkeit v, die Warmeleitfihigkeit xpp und die Diffusion von Wasserdampf D.

Die anschliefenden Transport in der wassernahen Luftschicht dagegen werden durch die Turbulenz be-
wirkt. Sie sind beschrieben fiir den Impulstransport als

Toy = —o(u'w') (6.47)
fiir den Strom fithlbarer Wérme

Qr = cp(w'T") (6.48)
und fiir den Wasserdampfstrom

E = ow'q’) . (6.49)
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Die gestrichenen Gréfien beschreiben jeweils die Abweichungen vom Mittelwert (vgl. Abschn. 4.2) mit u
als dem horizontalen Wind, w als dem vertikalen Wind, T" als Lufttemperatur, ¢ als spezifischer Feuchte,
cp als spezifischer Wérme bei konstantem Druck und p als Dichte.

Alle diese Transportprozesse lassen sich auch als turbuluente Diffusion beschreiben, d.h. sie lassen sich
iiber einen (Schein-)Diffusionskoeffizienten und eine Gradienten definieren:

ou
oY
Qr = —Cpern 5 (6.51)
und
dq
OKE % (6.52)

mit 9 als der potentiellen Temperatur. Die Diffusionskoeffizienten r,;, kg und kg werden durch die
stochastische Natur des Transportprozesses bestimmt. Insbesondere sind sie vom Turbulenzzustand der
Grenzschicht abhingig, d.h. sie nehmen mit zunehmender Windgeschwindigkeit ebenfalls zu und sie neh-
men mit zunehmendem Abstand von der Grenzflache ab. Auflerdem sind sie um so kleiner, je stabiler die
Schichtung in der wassernahen Luftschicht ist: eine labile Schichtung férdert den turbulenten Austausch,
eine stabile bremst ihn.

Da die Vertikalfliisse in der wassernahen Luftschicht nahezu konstant sind, verhalten sich die Gradienten
umgekehrt proportional zu den Diffusionskoeffizienten: sie nehmen mit zunehmender Windgeschwindig-
keit ab und sie nehmen mit zunehmendem Abstand von der Grenzschicht zu. Auflerdem sind sie bei labiler
Schichtung kleiner als bei stabiler. Dieser Zusammenhang wird als Fluss-Gradient-Beziehung bezeichnet.

6.3.3 Parametrisierung des Vertikaltransports

Weder die Fliisse noch die Gradienten oder die Diffusionskoeffizienten sind aus ‘first principles’ exakt
herzuleiten. Einerseits sind diese Transportprozesse fiir das Verstdndnis der globalen Energiebilanz un-
erldsslich, andererseits fehlt jedoch ihre formale Kenntnis. Messungen der zugehorigen Parameter (Fliisse,
Gradienten, Austauschkoeffizienten) sind aufwendig und damit global sicherlich nicht realisierbar — auch
wenn dies zum Verstédndnis der globalen Energiebilanz erforderlich wére.

Ein sinnvoller Ansatz, sich aus diesem Dilemma zu befreien, ist die Parametrisierung der Transportprozes-
se. Dann koénnen die Ergebnisse aus den lokalen und zeitlich begrenzten Messungen auf andere Regionen
und Zeiten iibertragen werden und insbesondere in der numerischen Modellierung der Wechselwirkung
von Ozean und Atmosphére verwendet werden.

Zur Parametrisierung der Transportprozesse bieten sich die folgenden Variablen an, vgl. auch die einfache
und anschauliche Diskussion in Abschn. 3.3:

e die mittlere Windgeschwindigkeit w,

e die mittlere Differenz der (potentiellen) Temperatur von Luft und Wasseroberfliche A4,

e die mittlere Differenz zwischen der spezifischen Feuchte der Luft und der spezifischen S&ttigungs-
feuchte bei der Wasseroberflichentemperatur Aq. Anstelle der spezifischen Feuchte kann auch der
Dampfdruck e verwendet werden.

Als Parametrisierungsansétze erhilt man dann

= cpou? (6.53)
Qr = —c cp ouAd (6.54)
und
E=—cgoulq (6.55)

mit den Transportkoeffizienten cp, ¢ und cg.
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Aufgaben

Verstindnisfragen

1.

2.

Erldutern Sie die Prozesse, die das Vertikalprofil einer Substanz im Ozean bestimmen.

Warum gibt man Konzentrationen verschiedener Stoffe im Meerwasser nicht als absolute Konzen-
trationen an sondern als Konzentratiosnen relativ zum Salzgehalt?

Erldutern Sie die Besonderheit des COs-Vertikalprofils, ein Maximum in einer Tiefe von etlichen
hundert Metern zu haben.

Skizzieren Sie Vertikalprofile fiir chemisches Substanzen im Meerwasser in Abhéngigkeit von ihrer
mittleren Verweildauer im Ozean.

Erlautern Sie den Zusammenhang zwischen den turbulenten Austauschparametern und den Fluk-
tuationen z.B. der Geschwindigkeiten?

Was hat die GauB-Verteilung mit Diffusion zu tun?

Was sind die formalen, was die physikalischen Unterschiede zwischen molekularer Diffusion und
Wirbeldiffusion (eddy diffusion).

Beschreiben Sie die charakteristischen Merkmale des sich bei Diffusion ergebenden Profils fiir eine
6-Injektion.

Welche Groflen werden zwischen Atmosphére und Ozean ausgetauscht?



Kapitel 7

Die Rolle der Ozeane bei
Klimaverinderungen

Auch wenn Klima und Wetter als eine Eigenschaft der Atmosphére betrachtet werden, diirfte aus dem
bisherigen Skript deutlich geworden sein, dass auch die Ozeane eine Bedeutung fiir das Klima haben.
So tragen die Ozeane ungefihr zu einem Drittel des Wirmetransports zwischen Aquator und Polen bei.
Auch die Bedeutung von Golfstrom und Kurioshio als lokalen Warmespendern fiir das Klima auf mittleren
rdumlichen Skalen ist unbestritten.

Ozeane und Klima sind in einem Wechselwirkungsprozess gekoppelt: eine Verdnderung der ozeanischen
Zirkulation kann das Klima verdndern (z.B. ein Abschneiden des Golfstroms wiirde eine Eiszeit in Mit-
teleuropa bewirken). Aber auch eine Veriinderung der atmosphéirischen Zirkulation hat Einfliisse auf den
Ozean, dies wird vielleicht am deutlichsten im Beispiel des El Nino.

In der aktuellen Diskussion iiber die Bedeutung der Ozeane fiir das Klima werden zwei Effekte besonders
diskutiert: die Rolle der Ozeane im Zusammenhang mit dem anthropogenen Treibhauseffekt und die Rolle
der Ozeane in schnellen Klimafluktuationen beim Ubergang zwischen Eis- und Warmzeiten. Das Skript
beschrankt sich ebenfalls auf diese beiden Punkte.

7.1 Anthropogener Treibhauseffekt

Den Treibhauseffekt haben wir in Abschn. 3.2.6 und 3.5 bereits kennen gelernt. Im Prinzip handelt es sich
dabei um eine teilweise Riickstrahlung der vom Erdboden emittierten Infrarotstrahlung durch atmsophéri-
sche Bestandteile. Dieser Prozess fithrt zu einer Erhohung der Bodentemperatur. Der natiirliche Treib-
hauseffekt, im wesentlichen durch den Wasserdampf in der Atmosphére und COs ungefiihr im Umfang des
vorindustriellen Niveaus bestimmt, ist unerlésslich, um die Bodentemepraturen der Erde {iberhaupt in
den Bereich zu kriegen, in dem fliissiges Wasser auftritt und sich damit eine Biosphére entwickeln kann.
Die Zunahme der COs-Konzentration seit Beginn der Industrialisierung sowie die Zufithrung weiterer
treibhauswirksamer Spurengase wird mit einer moglichen Erwéarmung der Erdatmosphére in Verbindung
gebracht — ein Effekt der als anthropogener Treibhauseffekt bezeichnet wird.

7.1.1 Was ist das?

Ubersicht iiber treibhauswirksame Spurengase TWS

Als wichtige treibhauswirksame Spurengase in der Atmosphire hatten wir im Zusammenhang mit der
einfachen Energiebilanz der Erde bereits Wasserdampf und Kohlendioxid kennen gelernt. Beide Gase
kommen natiirlich in der Atmosphére vor. Ihre Bedeutung fiir den Treibhauseffekt beruht darauf, dafl
sie die optische Tiefe der Atmosphiire fiir die terrestrische Ausstrahlung erhchen. Zu diesem natiirlichen
Treibhauseffekt gesellt sich in jiingster Zeit zunehmend ein anthropogener Treibhauseffekt, manchmal

131
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Tabelle 7.1: Ubersicht iiber die wichtigsten klimarelevanten Spurengase in der Atmosphire. Angegeben
ist die Konzentration der Stoffe, die Tendenz mit der sich ihre Konzentration &ndert, die anthropogenen
Quellen, die Senken, die Verweildauer sowie ihr Einfluss auf das Klima (Hupfer, 1991, nach verschiedenen
Quellen).

auch als zusitzlicher Treibhauseffekt bezeichnet, in der Presse hiufig auch einfach auf Treibhauseffekt
abgekiirzt. Das mengenméfig am stirksten der Atmosphére zugefithrte Treibhausgas ist Kohlendioxid.
Der Themenkomplex um mogliche Anderungen des Klimas aufgrund eines anthropogen verstiirkten Treib-
hauseffektes wurde daher frither auch vielfach als das COo-Problem bezeichnet. Es existiert eine Fiille
von Literatur zu diesem Thema, einige eher allgemein gehaltene Arbeiten sind z.B. Cubasch (1992), Cu-
basch et al. (1995), Grafil (1989), GraBl und Klingholz (1990), Grafil und Vieser (1989), GrieBhammer
et al. (1990), Hennicke und Miiller (1989), Houghton und Woodwell (1989), Kerner und Kerner (1990),
Kohlmaier (1991), Rabe (1990), Ramanathan et al. (1989), Schonwiese und Diekman (1988), und White
(1990). Die moderneren Biicher zur Meteorologie wie Moran und Morgan (1994), Graedel und Crutzen
(1994) oder Christopherson (1994) gehen ebenfalls auf diesen Themenkreis ein. Und natiirlich die Berich-
te des Intergovernmental Panel on Climate Change IPCC (Bruce et al., 1996; Houghton et al., 1992a,b,
1996; Watson et al., 1996) sowie deren Zusammenfassung in Houghton (1997).

Tabelle 7.1 gibt einen Uberblick iiber die wichtigsten klimarelevanten Spurengase in der Atmosphire,
ihre Konzentration und die Trends in der Anderung dieser Konzentration. Ferner sind angegeben die
anthropogenen Quellen dieser Spurengase und die hauptséchlichen Senken sowie ihre Verweildauer in der
Atmosphére und der durch sie bewirkte Treibhauseffekt.

Wie greifen die TWS in die Strahlungsbilanz ein?

Wir haben bisher stets die Behauptung aufgestellt, die treibhauswirksamen Spurengase seien klimare-
levant, da sie die terrestrische Infrarotstrahlung absorbieren. Was aber geschieht bei diesem Absorpti-
onsvorgang? Warum erfolgt Absorption in charakteristischen Banden und nicht gleichmiBig iiber das
gesamte Spektrum?

Abbildung (7.1) soll uns helfen, diese Fragen zu beantworten. Dargestellt sind die Molekiilstrukturen der
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drei wichtigsten, auch natiirlich vorkommenden treibhauswirksamen Spurengase Wasserdampf, Ozon und
Kohlendioxid. Einfache Erfahrungen iiber Absorption und Emission von Molekiilen kann man gewinnen,
wenn man sich die Emissionsspektren ansieht: grundsétzlich sind die Emissionsspektren von Molekiilen
komplizierter als die von Atomen und die von mehratomigen Molekiilen wiederum komplexer als die
von diatomaren Molekiilen (z.B. molekularer Sauerstoff). Die gréfiere Komplexitéit der Spektren ergibt
sich aus der mit der Komplexitéat der Molekiilstruktur zunehmenden Zahl der Freiheitsgrade. Gehen wir
von einem Atom zu einem Molekiil {iber, so ergeben sich zusétzlich zum Anheben eines Elektrons in
ein anderes Energieniveau (bzw. bei der Emission der umgekehrte Weg; Elektroneniibergang) noch die
Mboglichkeiten, dass (a) Energie in Rotationsenergie umgewandelt wird (beide Atome eines diatomaren
Molekiils rotieren um eine gemeinsame Achse) oder (b) die Atome des Molekiils in Schwingungen versetzt
werden ( Vibrationsenergie).

Diatomare Molekiile kénnen nur dann zusétzliche Spektrallinien durch Rotation und Vibration erzeugen,
wenn sich bei diesen Prozessen das elektrische Dipolmoment verédndert. Die haufigsten Molekiile der
Atmosphiire, Oy und Ny, haben jedoch eine symmetrische Ladungsverteilung und bilden daher keinen
Dipol. Hier kénnen die Absorptions- und Emissionsspektren nur durch elektronische Ubergiinge erzeugt
werden, nicht aber durch Vibration oder Rotation. Die Spektrallinien finden sich daher bevorzugt im
ultravioletten und sichtbaren Bereich des elektromagnetischen Spektrums.

Die wichtigsten im langwelligen Bereich aktiven Gase sind Wasserdampf, Kohlendioxid und Ozon. Alle
diese Molekiile haben, wie in Abbildung 5.12 dargestellt, eine triatomare Struktur. Wasserdampf hat
eine triatomare Struktur mit einem Sauerstoffatom im Scheitelpunkt. Durch den Massenmittelpunkt des
Molekiils lassen sich drei aufeinander senkrecht stehende Rotationsachsen mit jeweils unterschiedlichem
Drehmoment legen. Zusétzlich kann das Wassermolekiil mit unterschiedlichen Frequenzen vibrieren. Diese
Kombination aus Rotation und Vibration fithrt auf ein sehr komplexes und irregulires Absorptionsspek-
trum fiir den Wasserdampf. Im Bereich von 1 - 8 pum ergeben sich verschiedene Vibrations-Rotations-
Banden im Absorptionsspektrum, ein reines Rotationsband ergibt sich oberhalb von 14 pym mit einem
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Schwerpunkt bei 65 pm.

Kohlendioxid ist linear-symmetrisch aufgebaut, so dass die Rotation des Molekiils kein oszillierendes
Dipolmoment erzeugt, es ergeben sich also keine Rotationsbanden. Die Absorption erfolgt daher aus-
schlieBlich in Vibrationsbanden. Deren Maxima liegen bei 2, 3 und 4 pm und im Bereich von 13 - 17 pum.

Ozon triagt zur Absorption der terrestrischen Ausstrahlung im wesentlichen in einer Vibrations-Rotationsbande
bei, die um 9.6 pum zentriert ist. Die Absorption der terrestrischen Ausstrahlung durch Ozon ist in der
Troposphére noch zu vernachlissigen und erfolgt im wesentlichen in der Stratosphére. Kohlendioxid und
Wasserdampf degegen tragen sowohl in der Troposphére als auch in der Stratosphére zur Absorption bei.

7.1.2 Wie bestimmt man den Treibhauseffekt?

Die Abschitzung der Folgen einer Zunahme der treibhauswirksamen Spurengase erfolgt durch die Verédnde-
rung der entsprechenden Parameter in einem Atmosphéirenmodell. Auf die Grundlagen von Modellen
werden wir hier nicht eingehen, an dieser Stelle sollen aber zum Verstédndnis der Modelle einige wichtige
Bezeichnungen erlautert werden.

Verdnderungen in den atmosphérischen Parametern konnen auf zwei verschiedene Weisen untersucht wer-
den. Die einfachste Moglichkeit besteht darin, eine bestimmte Verdnderung in der Konzentration der TWS
anzunehmen und den Gleichgewichtszustand des Systems Erde-Atmosphére zu betrachten, der sich nach
dieser Verdnderung einstellt. Dieses Verfahren wird z.B. beim Vergleich verschiedener Modelle verwendet,
meistens wird eine Verdoppelung der COy-Konzentration (bzw. ein Aquivalent durch Erhéhung der ande-
ren TWS) angenommen. Das Verfahren hat den Vorteil, dass sich ein annéhernder Gleichgewichtszustand
meist bereits recht friih einstellt, so dass die Rechenzeiten relativ kurz bleiben. Alternativ dazu kann man
die zeitabhéngige Emission von TWS und die sich dabei ergebenden Anderungen in Klimaparametern
betrachten (transientes Klimamodell). Das Verfahren ist sicherlich eine angemessenere Beschreibung der
Realitét, insbesondere da es aufler den Quellen der TWS auch deren Senken beriicksichtigen kann. Dem
stehen aber die langen Rechenzeiten gegeniiber und die durch die Annahmen iiber die zeitliche Entwick-
lung des Eintrages und Entfernens der TWS zusiitzlich eingefiithrten Parameter: jeder der in Abschnitt
5.3 beschriebenen Stoftkreisldufe bildet dann ein Untersystem im Klimamodell. Daher wird sich diese
Form der Klimasimulation erst langsam zum neuen Standard entwickeln.

Im Zusammenhang mit Modellen wird meisten eine Dimension angegeben, z.B. ein eindimensionales
(1D-)Modell. Diese Dimension bezieht sich darauf, welche Koordinaten bei der Bestimmung der Bilanzen
beriicksichtigt werden. Die Zeit als eine zusétzliche Dimension wird nicht explizit mit angegeben, d.h. ein
2D-Modell beriicksichtigt zwei rdumliche und die zeitliche Koordinate.

Ein nulldimensionales (0D)-Modell reduziert die Welt auf einen Punkt (bzw. eine Zelle im Simulationsra-
ster, ein 0D-Modell wird daher auch oft als Kastenmodell bezeichnet). Als ein Beispiel fiir ein 0D-Modell
konnen wir die Strahlungsbilanz in Abschn. 3.2.6, betrachten.

Geht man auf ein eindimensionales (1D-)Modell iiber, so wird als Dimension eine zusétzliche Koordi-
nate eingefiihrt, in der Atmosphire in der Regel die Vertikalkoordinate in der Form Hohe, Druck oder
optische Tiefe. Das Resultat eines solchen Modells ist z.B. der Temperaturverlauf in Abhéngigkeit von
der optischen Tiefe. Fiir die Gesamtatmosphére wiirde dies bedeuten, dass wir bei einer Energiebilanz
zwar Strahlungstransport, Konvektion und den Transport latenter Warme beriicksichtigen kénnen, nicht
jedoch den Wirmetransport zwischen Pol und Aquator im Rahmen der planetaren Zirkulation.

In einem zweidimensionalen (2D-)Modell wird zusiitzlich eine Horizontalkoordinate eingefiihrt. Im Falle
der Atmosphire haben wir dies beim Meridionalschnitt durch die atmosphérische Zirkulation kennen-
gelernt. In einem solchen Modell kénnten dann, im Gegensatz zum 1D-Modell, auch breitenabhéngige
Effekte berticksichtigt werden. Fiir die Stratosphéire und die Hochatmosphére sind 2D-Modelle oft ei-
ne hinreichend gute N#herung, da hier die breitenkreisparallele Beschreibung ungefihr zutrifft (keine
‘storende’ Verteilung von Land- und Seemassen).

Die genaueste Beschreibung liefern dreidimensionale (3D-)Modelle, da diese Modelle eine Beriicksichti-
gung aller atmosphérischen Vorgénge gestatten. Allerdings sind diese Modelle sowohl formal als auch
rechentechnisch wesentlich aufwendiger.

Die Physik, die innerhalb eines Modells beriicksichtigt werden kann, hdngt ebenfalls von den betrachteten
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Dimensionen ab. Im 0D-Modell ldsst sich nur eine einfache Energiebilanz vornehmen, das 1D-Modell
erlaubt bereits eine verbesserte, hohenabhéngige Energiebilanz. Als ein klassisches Beispiel eines 1D-
Modells sei das Strahlungs-Konvektions-Modell genannt. Dieses Modell beschreibt den Energietransport
durch Strahlung und Konvektion und erlaubt eine einfache Abschiitzung der globalen Auswirkungen des
Eintrages von treibhauswirksamen Spurengases. Modelle dieser Art sind sehr einfach zu handhaben und
werden z.B. verwendet, um das Treibhauspotential der einzelnen Spurenstoffe abzuschétzen bzw. ihren
Beitrag zur globalen Erwédrmung, wie in Tabelle 77?7 angegeben. 2D-Modelle gestatten es, als zusédtzlichen
Effekt die planetare Zirkulation zu beriicksichtigen und erlauben es daher, mogliche Unterschiede zwischen
Aquator und Pol im Bezug auf die Erwiirmung durch einen zusitzlichen Eintrag treibhauswirksamer
Spurengase abzuschétzen.

3D-Modelle dagegen sind in der Lage, die vollstdndige Physik der Atmosphére zu beschreiben. Sie beriick-
sichtigen die globale Zirkulation und die Riickwirkung in Anderungen dieses Zirkulationsmusters auf die
klimatischen Anderungen. Die 3D-Modelle werden als Zirkulationsmodelle (general circulation model,
GCM) bezeichnet. In diese Modelle lassen sich auch die Riickkopplungsmechanismen zwischen verschie-
denen Bestandteilen der Atmosphére einarbeiten, ebenso wie der Wasser(dampf)kreislauf. Letzterer ist
wichtig, da der Wasserdampf selbst auch ein treibhauswirksames Spurengas ist und zusétzlich iiber die
Wolken noch Einfluf§ auf die Strahlungsbilanz nehmen kann. Zusétzlich kénnen diese Modele den Ozean
als ein Medium der COs-Aufnahme, des Temperaturausgleichs und als einen Bestandteil der planeta-
ren Zirkulationssysteme, d.h. in seiner Bedeutung fiir den Energietransport zwischen Aquator und Pol,
beriicksichtigen.

Eine gute Moglichkeit, die Aussagefihigkeit von Klimamodellen zu testen, ist ihre Anwendung auf hi-
storische Klimadnderungen. Aus diesen historischen Klimaénderungen lassen sich auch einige Regeln fiir
Klima&nderungen im allgemeinen ableiten:

e Klimaschwankungen wirken sich hinsichtlich der Temperatur in Bodenndhe am stédrksten in den
hoheren Breiten aus, am geringsten in den Tropen.

e Dadurch verringert sich die Temperaturdifferenz zwischen dem Aquator und den Polen, d.h. der Mo-
tor der allgemeinen Zirkulation wird verédndert, wodurch es regional zu gravierenden Verdnderungen
des Klimas kommen kann (verédnderte Wanderung der Druckgebilde).

e Die Erwédrmung ist im Winter stérker als im Sommer, d.h. die Unterschiede zwischen den Jahres-
zeiten verringern sich.

e Wihrend sich die Troposphére erwarmt, kiihlt sich die dariiberliegende Stratosphére langsam ab
(es gelangt weniger terrestrische Ausstrahlung in die dariiberliegende Stratosphire).

e Es ergeben sich Verdnderungen im Wasserkreislauf, so wurden z.B. in den vergangenen Jahrzehnten
die Gebiete zwischen 5 und 35°N trockener (dieser Teil des Arguments ist relativ wackelig, weil hier
auch regionale Veriinderungen der Vegetation die Ursachen sein kénnten), die zwischen 35 und 70°
feuchter.

e Von korrespondierenden Schwankungen sind nahezu alle Klimalelemente betroffen; regional vertei-
len sich die Anomalien jedoch sehr unterschiedlich.

e In den oberen Schichten der Ozean kommt es zu Schwankungen der ozeanischen Groflen (wie
Stromungen, Temperatur), die analog zu den Veréinderungen der atmosphérischen Grofien verlaufen
(vergl. z.B. das El Nin6 Phéinomen).

Die géngigen Klimamodelle reproduzieren die meisten bzw. alle diese Muster natiirlicher Klima&nderun-
gen recht gut.

Nullte Ndherung: Strahlungsbilanz alleine

Die einfachste Abschiitzung des Strahlungshaushaltes hat uns mit Glg. (4.1077) ein Maf fiir die Effektiv-
temperatur der Erde geliefert. Mit Hilfe von Glg. (4.1477) lidsst sich daraus die Temperatur T, am Boden
einer Atmosphiére der optischen Tiefe 7 bestimmen, wobei Strahlungstransport der einzige Energietrans-
portmechanismus ist. Zusammengefasst galt dabei

(1-A4)5

20— ()T (5.1)
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mit f(7) = 1/(1 + 7). Logarithmiert man diese Gleichung und differenziert, so erhilt man eine einfach
Abschétzung fiir die Veréinderungen, die sich bei Anderung eines Parameters ergeben:

5Se A Of 6T,
_ =L 4 4g=9 . 1
S, 1-A_ f YT, (7.1)

Bleiben alle anderen Faktoren konstant und gestattet man eine Abnahme von ¢f/f von 0.01 (das ent-
spricht einer leichten Zunahme der optischen Tiefe) aufgrund der Zunahme der treibhauswirksamen Spu-
rengase, so wiirde sich eine Zunahme der Bodentemperatur um 0.7°C ergeben. Ein Anstieg der Solar-
konstante in gleicher Groflienordnung wiirde ebenfalls einen Anstieg der Temperatur um 0.7°C bewirken.
Wiirde sich dagegen die Albedo z.B. aufgrund der Zunahme der Bewolkung um 1% vergrofiern, so wiirde
die Bodentemperatur um 1°C abnehmen.

Das wichtigste Resultat aus dieser nullten Ndherung besagt also, dass eine Zunahme der optischen Tiefe
der Atmosphiire im Infraroten eine Erhohung der Bodentemperatur zur Folge hitte. Wir kénnen hiermit
bereits eine grobe quantitative Angabe zu den zu erwartenden Temperaturianderungen machen, auch wenn
natiirlich die Absolutwerte der Bodentemperatur viel zu hoch sind, da die Konvektion nicht beriicksichtigt
wird.

Strahlungs-Konvektions-Modelle

Strahlungs-Konvektions-Modelle, ebenso wie einfachere 1D-Modelle, die nur Strahlungstransport beriick-
sichtigen, haben einen wichtigen Faktor zum Verstéindnis der Prozesse gebracht, die mit einer Anderung
der optischen Tiefe in der Atmosphére aufgrund eines Eintrages von treibhauswirksamen Spurengasen
verbunden sind: wéihrend sich die Temperatur in der Troposphére erhoht, kiihlt sich die dariiber liegende
Stratosphére ab.

Ein sehr einfaches 1D-Modell, in dem Strahlungstransport und Konvektion beriicksichtigt sind, ist in Bolle
(1987) diskutiert. Als typisches Referenzmaf fiir den Vergleich verschiedener Modelle zum anthropogenen
Treibhauseffekt verwendet man die Ergebnisse, die sich bei einer Verdopplung des Kohlendioxidgehaltes
(bzw. einer Zufuhr verschiedener treibhauswirksamer Spurengase, deren summierter Strahlungsantrieb
dem einer Verdopplung des CO2-Gehaltes) entspricht. Abbildung 5.22 zeigt ein Beispiel fiir den vertikalen
Temperaturverlauf bei Verdopplung bzw. Halbierung des CO5-Gehaltes in einem Strahlungs-Konvektions-
Modells. Der Referenzwert von 300 ppm ist als ein Maf fiir die CO5-Konzentration in vorindustrieller
Zeit gewdhlt. In der Troposphére ist eine deutliche Erhohung der Temperatur mit zunehmender COo-
Konzentration zu erkennen, da aufgrund der erhchten CO2-Konzentration ein gréflerer teil der langwelli-
gen terrestrischen Ausstrahlung bereits in der troposphire absorbiert wird. In der Stratosphiire dagegen
ergibt sich eine Abkiihlung, da bereits ein grofier Teil der terrestrischen Ausstrahlung in der darunter lie-
genden Troposphére absorbiert wurde. Erwéhnenswert ist ferner, dass das Originalzitat bereits aus dem
Jahre 1967 stammt - die Beschéftigung mit dem Treibhauseffekt, damals noch zu Recht als ein Kohlendi-
oxidproblem bezeichnet, ist also schon recht alt. Oder positiver formuliert: das Potential anthropogener
Klima#dnderungen ist bereits frith erkannt worden.

Die unterschiedlichen Reaktionen von Stratosphire und Troposphére konnen zu weiteren Wechselwir-
kungen und Riickkopplungen fithren. So verschiebt sich dadurch die Lage der Tropopause und damit
auch der Austausch zwischen Stratosphéire und Troposphire. Dadurch kann das Zirkulationsmuster in
der Troposphére verdndert werden, der Wasserdampf- und Fremdstofftransport zwischen Troposphére
und Startosphiire verdndert sich und damit u.U. die Ozonchemie, und die globale Erwérmung bewirkt
eine allgemeine Erhohung des Wasserdampfgehaltes in der Atmosphére. Die Abkiihlung der Stratosphére
kann ferner zu einer verstirkten Wolkenbildung wéhrend der Polarnacht fithren. Diese Wolken spielen
eine wichtige Rolle im Ozonabbau im Friithling und kénnen dariiber eine positive Riickkopplung auf den
Treibhauseffekt erzeugen. Alle diese Effekte konnen im Rahmen eines 1D-Modells nicht oder nur global
beriicksichtigt werden. Fiir eine korrektere Beschreibung miissen wir also aufler Strahlung und Konvek-
tion noch weitere physikalische und chemische Prozesse sowie die Wechselwirkung der Atmosphére mit
den anderen Bestandteilen der Umwelt beriicksichtigen.
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Globale Zirkulationsmodelle

Zirkulation ist eines der wesentlichen Probleme der Klimasimulation. Es ist relativ einfach, die Ande-
rung der globalen Mitteltemperatur abzuschétzen (0-dimensionales Modell), eventuell auch noch den
Hohenverlauf dieser Mitteltemperatur (1-dimensionales Modell). Fiir ein detaillierteres Versténdnis ist es
wichtig, breitenabhiingige Effekte (das sind im wesentlichen die Breitenverteilung der solaren Einstrah-
lung und eine breitenabhingige Anderung der optischen Tiefe, da die Haupteintriger klimawirksamer
Spurengase auf der Nordhalbkugel sitzen und der Transport iiber den Aquator nur langsam erfolgt)
sowie die Land-Meerverteilungen zu beriicksichtigen. Um Aussagen iiber die maglichen Anderungen in
einer bestimmten Region machen zu koénnen, ist ein sehr feines raumliches Netz fiir die Klimasimulation
erforderlich sowie eine genaue Kenntnis der Zirkulations- und Austauschvorgénge in der Atmosphére und
den Ozeanen. Diese Modelle miissten im Grunde genommen eine Verbesserung der bisherigen Modelle
zur Wettervorhersage mit beinhalten (zusiitzlich zu den Langzeitvariationen wie COs, dem Wachsen und
Verschwinden von Waildern und Gletschern usw., die in der Wettervorhersage wiederum nicht beriicksich-
tigt werden). Der Hinweis auf die Wettervorhersage zeigt bereits, wie leicht derartige Modelle ungenau
werden kénnen, wenn man von Zeitskalen von wenigen Tagen auf Skalen von Jahren oder Jahrzehnten
iibergehen will. White (1990) zeigt durch den Vergleich der Vorraussagen von drei verschiedenen Kli-
mamodellen fiir verschiedene Bereiche der USA, dass die vorausgesagten Effekte (hier Temperatur- und
Niederschlagsverinderungen) teilweise zu entgegengesetzter Aussage (d.h. auch das Vorzeichen und nicht
nur der Betrag differieren) kommen kénnen. In diesem Zusammenhang sind vor einiger Zeit Modellrech-
nungen aufgetaucht, die z.B. fiir Europa eine neue Eiszeit infolge des Treibhauseffektes prophezeien, da
die anfangs geringe Erhohung der Temperatur die Zirkulation derart veréindern wiirde, dafl der Golf-
strom nach Stiden abgelenkt wird. Damit wird Europa aber eine entscheidende Wiarmequelle entzogen,
der Schnee der kiilteren Winter wiirde liegen bleiben, damit aber auch die Albedo erhohen und somit
die Abkiihlung verstéirken. Der Effekt wére, dass Europa innerhalb grofienordnungsméfig eines Jahrhun-
derts vergletschern kénnte (z.B. Kerner und Kerner, 1990; Hupfer, 1991 und Zitate darin). Eine derartige
Kaltequelle konnte sogar global auf einen Abkiihlungstrend fiihren.

Abgesehen von diesem lokal, moglicherweise sogar global in die entgegengesetzte Richtung weglaufenden
Treibhauseffekt sind die Aussagen der meisten Modelle zumindest im Bezug auf die globale Mitteltempera-
tur relativ dhnlich: Bei einer Verdopplung des Kohlendioxids in der Atmosphére steigen die Temperaturen
um 1 K bis 7 K mit einem wahrscheinlichsten Wert von 1.5 K bis 4.5 K (z.B. Bolle, 1987). Neuere Berech-
nungen unter Beriicksichtigung einer dickeren Schicht der Ozeane fithren gegeniiber fritheren Modellen
zu einem langsameren Temperaturanstieg (z.B. Cubasch, 1992).

Zur Zeit gibt es gut fiinfzehn Modelle, die unter der Rubrik Zirkulationsmodelle aufgefiithrt werden und in
der Abschiitzung der Folgen eines anthropogen verstéirkten Treibhauseffektes Verwendung finden. Diese
Modelle unterscheiden sich in den beriicksichtigten Effekten, insbesondere in der Behandlung der Wolken
und der Kopplung Atmosphire-Ozean, und dementsprechend auch in ihren Resultaten. Eine Ubersicht
iiber die Resultate und eine grobe Angabe der Eigenschaften einiger dieser Modelle (von einigen Modellen
sind unterschiedliche Versionen angegeben) ist in Houghton et al. (1992a,b) gegeben.

Wie bereits im Zusammenhang mit den 1D-Modellen erwédhnt, werden Modelle so verglichen, dass man
die Ergebnisse fiir den neuen Gleichgewichtszustand der Atmosphére bei einer Verdopplung der COs-
Konzentration vergleicht. Alle Modellen haben gemeinsame Merkmale:

e sie sind global,

e sie beriicksichtigen eine realistische Geographie (im wesentlichen die Land-Meer-Verteilung, aller-
dings sind diese Gitter wesentlich grober als man es z.B. fiir die Wettervorhersage verwendet, vgl.
Abb. 7.2),

e sie beriickichtigen die ozeanische Mischungsschicht, um einen Austausch von Kohlendioxid (und in
einigen der Modelle auch Wirme) zwischen Amtosphire und Ozean zu beschreiben,

e die jahreszeitliche Variation der solaren Einstrahlung wird berticksichtigt.

Im Bezug auf die Behandlung von Einzelheiten unterscheiden sich die Modelle dagegen teilweise betricht-
lich. In den #lteren Modelle wird kein Wirmesautausch zwischen Ozean und Atmosphére beriicksichtigt
und es werden Wolken fest in einem zonalen (d.h. breitenkreisparallelen) Mittel vorgegeben. Letzteres
ist sicherlich eine starke Einschréinkung, da man ja bei einer Erhéhung der Temperatur mit erhéhter
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Abbildung 7.2: Typische Land-See-Verteilung in einem Klimamodell. Im oberen Bild die globale Vertei-
lung am Beispiel des T21-Gitters (entsprechend einem Gauflschen Gitter von 5.6°) wie in den Hamburger
Modellen verwendet (Cubasch et al., 1989, in Houghton, 1992a). Im unteren Bild die Beschrinkung auf
Europa und den Nordatlantik (Cubasch, 1995). Teilabbildung (a) zeigt wieder das auch im oberen Teil
verwendete T21-Gitter, (b) gibt ein T42 Gitter mit halber Rastergrofie. Diese Auflssung wird fiir die
Klimamodelle der néchsten Generation angestrebt. T63 und T106 (entsprechend einem Gauflschen Git-
ter von 1.9° bzw. 1.1°) werden in der Wettervorhersage verwendet. T106 ist bisher nur fiir sehr kurze
Klimasimulationen verwendet worden.

Verdunstung und damit auch Verdnderung in der Wolken- und Niederschlagsbildung rechnen muss. Die
neuren Modelle beriicksichtigen daher auch die Wolken als variabel. Der wesentliche Unterschied zwi-
schen verschiedenen Modellen besteht darin, dass in einigen kein Wérmeaustausch zwischen Ozean und
Atmosphiére berticksichtigt wird, in anderen aber ein fest vorgegebener Transport gestattet ist.

Die zweite Klasse von Modellen betrachtet eine vollstéindige Kopplung zwischen Ozean und Atmosphére,
d.h. im Gegensatz zu den vorangegangenen Modellen ist nicht nur die Mischungsschicht als die direkte
Begrenzung der Atmosphire realisiert, sondern es wird der Ozean gleichsam mitsimuliert. Diese letzte
Klasse von Modellen wird in der Regel auch eher zeitabhéngig gerechnet, d.h. es werden Szenarien fiir
den Eintrag der TWS benotigt.

Die entscheidenden Resultate der Modelle sind: eine Verdopplung des CO»-Gehaltes bewirkt global eine
Temperaturerhohung zwischen 1.9 und 5.2°C, d.h. es ergeben sich Werte, die mit den Ergebnissen ei-
nes relativ einfachen Strahlungs-Konvektions-Modells vergleichbar sind. Interessant ist dabei, dass diese
volle Bandbreite der Temperaturéinderung nicht nur beim Vergleich aller Modelle untereinander auf-
tritt, sondern bereits innerhalb eines Modells mit verschiedenen Annahmen iiber die Wolken und deren
Verhalten im Strahlungstransport. Dies wird deutlich bei einem Vergleich der verschiedenen Léufe des
UKMO-Modells.

Die Modelle werden getestet, in dem man sie auf einen frithere Zeitperide anwendet und die ‘Vorhersagen’
der Modelle mit den Beobachtungen vergleicht. Die Verfahren und Beispiele fiir verschiedenen Parameter
werden in dem Beitrag von Gates et al. (in Houghton et al., 1992a) diskutiert.

7.1.3 Einfache Ergebnisse: CO,-Verdopplung

Klimamodelle sind auch heute noch nicht vollstindig. Dennoch liefern sie wertvolle Prognosen beziiglich
der Folgen eines anthropogenen Treibhauseffekts — insbesondere, wenn man verschiedene Klimamodelle
mit einander vergleicht. Zur Abshcitzung des anthropogenen Treibhauseffekts sind zwei Modelle not-
wendig: (a) ein Emissionsszenario, das die Entwicklung der TWS in der Atmosphire beschreibt, und (b)
das gekoppelte Klimamodell. Um die Abschiitzungen unabhéingig von der Entwicklung von Emissions-
szenarien der TWS vornehmen zu koénnen, werden Klimamodelle hiufig verwendet, um die klimatischen
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Verdnderungen bei einer Verdopplung der COs-Konzentration abzuschétzen.

Aber trotz all dieser Kritik an der Unvollstéindigkeit der bisher existierenden Klimamodelle ldsst sich ihr
Wert fiir die Abschétzung von Klimaverdnderungen nicht bestreiten. Cubasch et al. (1995) merken dazu
gleichsam als ‘Benutzungsanleitung’ an: Im Hinblick auf den Aufwand und die Komplexitit der Modelle
ist man leicht versucht, die Ergebnisse der Treibhaus-Erwdirmungsrechnungen mit diesen Modellen als
‘die Wahrheit’ anzusehen. ... sollte man die Simulationen aber ‘cum grano salis’ interpretieren. Die
modernsten Klimasimulationen geben uns intern konsistente Bilder eines mdglichen zukiinftigen Klimas
und konnen uns die physikalischen Mechanismen erldutern, die bei einer Klimadnderung wichtig werden.
Man sollte Simulationen der Klimadnderungen als eine intelligente Abschitzung des zukiinftigen Klimas,
nicht jedoch als deterministische Vorhersagen ansehen.

Mit dieser Vorbemerkung als Warnung wollen wir uns jetzt einen kurzen Einblick in einige der Resul-
tate von Klimamodellen verschaffen. Weiter oben hatten wir ja bereits mehrfach angemerkt, dass man
den Gleichgewichtszustand, der sich nach einer Verdopplung des Kohlendioxid-Gehaltes einstellt, als
einen Vergleichsmafstab fiir die Ergebnisse der verschiedenen Modelle verwendet. Korrekter miissten die
Modelle allerdings in der Form von Szenarien durchgerechnet werden, bei denen Annahmen iiber den
zukiinftigen Eintrag an treibhauswirksamen Spurengasen gemacht werden. Diese Szenarien beinhalten
dann nicht nur Annahme, wie sich die Weltbevélkerung und deren Energieverbrauch und Lebensgewohn-
heiten entwickeln wiirden, sondern ebenso wie sich die Senken der betreffenden TWS verdndern und
anpassen konnten (vergl. z.B. die Diskussion um die ‘airborn fraction’ beim COg2). Mit dieser Vereinfa-
chung auf den Gleichgewichtszustand werde ich zwar den Moglichkeiten vieler der Klimamodelle nicht
gerecht, allerdings hat die Beschrankung auf die CO2-Verdopplung den Vorteil, dass wir nicht noch den
zusétzlichen zeitlichen Parameter (inkl. der Szenarien zum Eintrag der TWS) zu beriicksichtigen haben
und damit iiberhaupt in die Lage versetzt werden, Modelle vergleichen zu konnen. Im Sinne der Beschrei-
bung eines moglichen zukiinftigen Klimas und der Muster von Klimadnderungen ist es vielleicht auch
garnicht so wichtig, ein sehr durchgestyltes Szenario zu verwenden.

Der am direktesten der Erfahrung zugéngliche Parameter ist die Lufttemperatur an der Erdoberflache.
Thre Veréinderung wird als ein Ma$ fiir die Folgen eines anthropogen erhéhten Treibhauseffektes verwendet.
Dies gilt sowohl im Rahmen der einfachsten 1D-Modelle als auch fiir die wesentlich komplizierteren und
weiter fortgeschrittenen allgemeinen Zirkulationsmodelle.

Abbildung 7.3 und 7.4 geben die Anderungen der Lufttemperatur in Bodennihe, wie sie mit drei verschie-
denen Modellen bestimmt wurde. Alle Modelle berechnen die Verdnderungen, die sich im Gleichgewichts-
zustand nach einer Verdopplung des Kohlendioxid-Gehaltes der Atmosphiire ergeben (diese Verdopplung
wére ungefdhr im Jahre 2030 zu erwarten, der Wert héngt allerdings stark von den verwendeten Szenarien
zum Weltenergieverbrauch ab, vergl. Diskussion in den betreffenden Kapiteln in Houghton et al., 1992a).
Die Anderungen sind in Abhiingigkeit von der Jahreszeit angegeben. In Abbildung 5.29a wird der Zeit-
raum von Dezember bis Februar betrachtet, d.h. der Winter der Nordhalbkugel bzw. der Sommer auf der
Siidhalbkugel. Die Linien sind Linien gleicher Temperaturédnderung. Fein gepunktete Fléichen markieren
Anderungen zwischen 4 und 10°C, bei geringerer Punktdichte betragen die Anderungen mehr als 10°.
Die nicht-unterlegten Flichen markieren Anderungen um weniger als 4°.

Die verwendeten Modelle sind die Modelle mit hoher Auflsung, in denen die Modellierung des Ozeans nur
durch die Mischungsschicht erfolgt. Wolken sind aufler im oberen Modell, mit festen Strahlungseigenschaf-
ten angenommen, im mittleren Modell ist auch die Behandlung der SST (Meeresoberflichentemperaturen)
eingeschriankt. Die Modelle unterscheiden sich etwas im Absolutwert der Temperaturdnderung: im glo-
balen Mittel ergibt sich eine Erhohung der Temperatur an der Erdoberfliche um 3.5 bis 4°. Die grofiten
lokalen Anderungen der Temperatur ergeben sich im obersten Modell, die geringsten im untersten. In
allen drei Modellen zeigt sich eine vergleichbare geographische Verteilung der Temperaturerh6hung: in
niedrigen Breiten fillt die Temperaturerh6hung vergleichsweise moderat aus wihrend in héheren Breiten
starke Temperaturerhéhungen zu verzeichnen sind. Dabei sind die Temperaturerh6hungen im arktischen
Winter deutlich gréfler (in allen drei Modellen ungefiihr um einen Faktor 2) als im antarktischen Sommer.
Der entgegengesetzte Trend zeigt sich in Abb. 7.4: im antarktischen Winter ist die Temperaturerhohung
ebenfalls deutlich grofler als im arktischen Sommer. Insgesamt fithrt der Treibhauseffekt also zu einer
starkeren Erhohung der Temperaturen im Winter als im Sommer, so dass die Temperaturdifferenz zwi-
schen Sommer und Winter in hohen Breiten insgesamt deutlich geringer wird.
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Abbildung 7.3. Verdnderung der Luft-
temperatur an der FErdoberfliche bei Ver-
dopplung der atmosphérischen Kohlendioxid-
Konzentration. Nach heutigen Szenarien diirf-
te dieser Wert ungefdhr im Jahre 2030 erreicht
sein. Gezeigt ist die Veranderung des sich
in der Simulation gegeniiber dem Ist-Zustand
einstellenden Gleichgewichtszustandes fiir die
Monate Dezember bis Februar fiir drei ver-
schiedene Modelle: (a) kanadisches Klimamo-
dell CCC, (b) Modell des Geophysical Fluid
Dynamics Laboratory GFDL, und (¢) UKMO.
Houghton et al., 1992a, in Nisbet, 1994.

Diese Verringerung der Differenz zwischen Sommer und Winter zeigt sich ebenfalls {iber den ausgedehnten
Landmassen der nordlichen Halbkugel (Nordamerika, Eurasien). Hier ist allerdings ganzjéhrig eine deut-
liche Temperaturerh6hung zu beobachten, insbesondere in Bereichen, die sich eher durch kontinentales
Klima auszeichnen. In den mittleren Breiten wird die jahreszeitliche Temperaturdifferenz also nur etwas
verringert, es entsteht aber zusétzlich ein groflerer Temperaturgradient zwischen Gebieten mit maritimem
und kontinentalen Klima, auch verschiebt sich die Grenze zwischen diesen beiden Einflulbereichen.

Am Beispiel der Verringerung der Temperaturdifferenz zwischen Aquator und Pol zeigt sich unmittel-
bar, warum ein einfaches 1D-Modell zwar eine grundséitzliche Abschitzung der Folgen eines erhohten
Treibhauseffektes gestattet, es aber andererseits die Realitéit nicht ausreichend beschreiben kann. Das
Temperaturgefille zwischen Aquator und Pol ist ja der Motor der planetaren Zirkulation, eine Verinde-
rung dieses Temperaturgefilles, wie von den Klimamodellen vorausgesagt, verindert damit aber auch
das Zirkulationsmuster oder zumindest die Lage der quasi-stationidren Druckgebilde. Dadurch kénnen
sich lokal starke Variationen ergeben, im Extramfall kann eine Region aus dem Einfluss eines maritimen
Klimas in ein kontinentales gedréingt werden oder umgekehrt.

Die Anderungen auf der Siidhalbkugel der Erde sind generell geringer als auf der Nordhalbkugel, da
abgesehen von den Polregionen die noérdliche Halbkugel stark durch die Landmassen, die siidliche dagegen
durch die Ozeane bestimmt ist. Letztere wirken aufgrund ihrer hohen Wérmekapazitit moderierend auf
das Klima.

Wiéhrend die Modelle fiir die Troposphére eine allgemeine Erwérmung voraussagen, erfolgt in der Stra-
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Abbildung 7.4. Wie Abb. 7.3, jedoch fiir
die Monate Juni bis August (Houghton et al.,
1992a, in Nisbet, 1994)

tosphére, wie auch von den einfachen 1D-Klimamodellen vorhergesagt, eine Abkiihlung. Die Details der
Temperaturschichtung allerdings hingen stark von den Eigenschaften des verwendeten Modells ab, ins-
besondere von den Annahmen {iber die Details der Wolken wie Bildung, Ausregnen und Strahlungseigen-
schaften.

Eine Verédnderung der Bodentemperatur bzw. der Temperatur in den bodennahen Luftschichten hat
natiirlich auch Folgen fiir den Wasserhaushalt des Systems Atmosphire - Boden/Ozean. Vorausgesetzt
dass ein ausreichender Wasservorrat vorhanden ist, bewirkt die Erhchung der Bodentemperatur eine
erhohte Verdunstung, wie wir es ja bereits im Zusammenhang mit der Wolkenbildung diskutiert haben,
da die warme Luft eine groflere Wassermenge aufnehmen kann als kalte Luft. Insgesamt wiirde man daher
dazu tendieren, eine Zunahme der Niederschldge zu erwarten.

Andererseits ist jedoch die Wolkenbildung auch davon abhéingig, wann das Kondensationsniveau erreicht
wird. Hier ist es bereits wesentlich schwieriger, eine einfache Abschétzung zu treffen. Sicher ist, dass
die erhohte Lufttemperatur zu einer Erhchung der Verdunstung fithrt und damit zu einem erhohten
Wasserdampfgehlat in der Luft. Ob dieser Wasserdampf aber kondensiert (d.h. sich eine Wolke bildet)
und diese Wolke dann ausregnet, ist nicht mehr einfach abzuschétzen.

Die Klimamodell erlauben es, eine ungefihre Abschétzung der Verédnderung des Niederschlages unter den
im Modell gemachten Annahmen iiber das Verhalten der Wolken zu geben. Abbildungen 7.5 und 7.6
zeigen dazu die Verdnderung der Niederschlagsmenge in mm/Tag fiir die gleichen Modelle, wie sie in
Abb. 7.3 verwendet wurden. In Teil (a) der Abbildung ist wieder der Zeitraum von Dezember bis Februar
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Abbildung 7.5. Verdnderung der mittleren
Niederschldge in mm/Tag im Gleichgewicht
nach Verdopplung der Kohlendioxidkonzen-
tration. Es wurden die gleichen Modelle wie
in Abb. 7.3 verwendet. Die Abbildungen be-
ziehen sich auf den Zeitraum Dezember bis
Februar (Houghton et al., 1992a, in Nisbet,
1994). Regionen, in denen die Niederschlags-
menge abnimmt, sind durch Musterung ge-
kennzeichnet.

gezeigt, in Teil (b) der von Juni bis August.

Die Tendenzen im Niederschlag ergeben ein auf den ersten Blick verwirrendes Muster. Allerdings lassen
sich einige allgemeine Trends identifizieren. In hohen Breiten nimmt der Niederschlag eher zu als ab. Hier
zeigt sich keine deutliche jahreszeitliche Tendenz, so dass man als Mittel angeben kann, dass die Nie-
derschlagsmenge in den hohen Breiten ganzjéhrig zunimmt. In den mittleren Breiten der Nordhalbkugel
dagegen ergeben sich deutliche jahreszeitliche Unterschiede: hier wird fiir die Winter eine gréflere Nieder-
schlagsmenge vorhergesagt, fiir die Sommer dagegen eine geringere. Fiir den Subtropengiirtel ergibt sich
kein einheitliches Bild: in diesem ohnehin schon sehr trockene Bereich kann es zu lokal zu Erhohungen
wie auch Verringerungen der Niederschlagsmenge kommen. Fiir die Tropen liefern die unterschiedlichen
Modelle recht unterschiedliche Vorhersagen, die im Mittel aber vielleicht eher eine geringfiigige Abnahme
der Niederschlagsmenge andeuten als eine Zunahme.

Eine Zunahme der Niederschlige alleine sagt jedoch noch nichts iiber das Klima bzw. die Moglichkei-
ten der Landwirtschaft in einem bestimmten Bereich aus. Hier ist die Wasserbilanz wesentlich wichtiger
als die Gesamtniederschlagsmenge. Im englischen Cambridge féllt genauso viel Regen wie am Rand der
stidafrikanischen Wiiste Kalahari. Dennoch ist Cambridge normalerweise keine trockene Halbwiiste son-
dern feucht und griin, da es dort kiihler ist und daher die Verdunstung geringer ist. Um die Folgen der
in Abb. 7.5 und 7.6 gezeigten Niederschlagsverinderungen beurteilen zu kénnen, muss man diese daher
entweder im Zusammenhang mit der Verdunstung und dem Abfluss von Wasser betrachten oder man
muss sich den Feuchtigkeitsgehalt des Bodens ansehen.
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Abbildung 7.6. wie Abb. 7.5, jedoch fiir den
Zeitraum Juni bis August (Houghton et al.,
1992a, in Nisbet, 1994)

Abbildung 7.7 und 7.8 geben dazu die Verdnderungen der Bodenfeuchte (in c¢m) an, die sich in den
drei bisher betrachteten Modellen im Gleichgewicht nach Verdopplung der COs-Konzentration einstellt.
Abbildung 7.7 bezieht sich dabei wieder auf den Zeitraum Dezember bis Februar, Abb. 7.8 auf den
Zeitraum Juni bis August. Die punktierten Bereiche sind Regionen, in denen die Bodenfeuchte sinkt.
Diese Abbildungen sind in einem gewissen Sinne wichtiger als die vorangegangenen, da eine Erhéhung der
Bodentemperatur alleine eigentlich noch keine direkten Folgen nach sich zieht, wihrend die Bodenfeuchte
z.B. ein fiir die Bewirtschaftung entscheidender Faktor ist. Damit geben diese Abbildungen auch an,
in welcher Weise wir uns auf eine verdnderte Bewirtschaftung dieser Bereiche - und damit auch eine
Veréinderung in der Art, Menge und Qualitdt der global zur Verfiigung stehenden Nahrungsmittel -
einstellen miissen.

Allerdings erkennt man in dieser Abbildung auch besonders gut, dass die Modelle nur mégliche Klimate
beschreiben: gerade in diesem Parameter Bodenfeuchte zeigen sich zwischen den einzelnen Modellen
deutliche Differenzen. Der gemeinsame Trend in allen Modellen ist eine Abnahme der Bodenfeuchte im
Sommer der jeweiligen Halbkugel und eine geringere Abnahme oder teilweise auch Zunahme im Winter.

Einige Regionen verdienen hierbei eine gesonderte Betrachtung, weil sie fiir die Nahrungsversorgung von
besonderer Bedeutung sind. Die inneren Bereiche auf den Kontinenten der Nordhalbkugel werden in al-
len drei Modellen im Sommer wesentlich trockener. Damit werden die fiir die Nordhalbkugel klassischen
groBflichigen Anbaugebiete trockener (nordamerikanische Priirie, Eurasien), so dass trotz hoheren tech-
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Abbildung 7.7. Verdnderung der Boden-
feuchte im Gleichgewichtszustand bei einer
Verdoppelung der Kohlendioxidkonzentration.
Eingezeichnet sind Linien gleicher Feuchtig-
keitsverdnderung im Boden in cm. Regionen,
in denen die Bodenfeuchtigkeit sinkt, sind
punktiert markiert. Es wurden die gleichen
Modelle verwendet wie in Abb. 7.3 (Houghton
et al., 1992a, in Nisbet, 1994). Betrachtet sind
die Monate Dezember bis Februar

nischen Einsatzes (Bewiisserung, Diingung) als Nettoeffekt geringere Getreideertriige zu erwarten sind.
Oder alternativ miisste auf den Anbau von Feldfriichten umgestellt werden, die auch mit geringerer Bo-
denfeuchte gedeihen konnten. Als besonders ungliicklich ist in diesem Zusammenhang anzusehen, dass die
geringere Bodenfeuchte im Sommer, d.h. in der Hauptwachstumsphase der Pflanzen, stérker ausgepragt
ist als im Winter, wo in einigen Bereichen (in Abhingigkeit vom Modelle) teilweise sogar eine eher hohere
Bodenfeuchte vorausgesagt wird. An dieser Stelle zeigt sich wieder, wie wichtig es ist, Klima nicht nur
iiber einen Mittelwert zu definieren, sondern auch die Schwankungen um diesen Wert herum zu beriick-
sichtigen. Verédnderungen in der Bodenfeuchte treffen natiirlich neben diesen Kornkammern insbesondere
die stark bevolkerten Regionen der Erde, d.h. China, Indien und Afrika.

Klimamodelle der heutigen Generation eignen sich noch nicht dazu, vorherzusagen wie sich die Boden-
feuchte verédndern wird. Was sie aber mit Sicherheit vorhersagen, ist dass sie sich im Zusammenhang mit
dem anthropogen verstéarkten Treibhauseffekt verdndern wird. Millionen von Menschen werden in Gebie-
ten, die zu trocken geworden sind, Missernten erleben. Millionen Menschen werden versuchen, traditionelle
Feldfriichte anzubauen, und feststellen, dass diese unter feuchter gewordenen Bedingungen nicht gedeihen.
Diese Menschen werden entweder ihre Heimat verlassen oder sich neue Anbaumethoden aneignen miissen.
Die natiirliche Vegetation wird ebenfalls unter Umweltbedingungen leiden, denen sie nicht angepasst ist,
seien dies zu grofle Trockenheit oder Feuchtigkeit und Warme. In Gebieten mit gestiegenem Niederschlag
wird die Anpassung der Entwiisserungssyteme Jahrhunderte brauchen, und Uberschwemmungen kénnen
zunehmen, vor allem in Flussdeltas, die Becken entwiissern, deren obere Bereiche kahlgeschlagen sind und
das Wasser nicht mehr zuriickhalten konnen. In Stidostasien kénnte jede Klimaveréinderung dazu fithren,
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Abbildung 7.8. Wie Abb. 7.7, aber fiir die
Monate Juni bis August (Houghton et al.,
1992a, in Nisbet, 1994)

dass der Monsum verschoben wird. Dadurch kénnten in China oder Indien starke Hungersnéte oder grofie
Wanderungsbewegungen ausgelost werden - oder beides.

7.1.4 Was haben die Ozeane damit zu tun?

Mit den Bodentemperaturen dndert sich auch das globale Muster im Luftdruck. Abbildung 7.9 zeigt dazu
die zu erwartenden Veriinderungen im Druck auf Meeresniveau (Bodendruck korrigiert um die Hohe, auf
der er gemessen wurde) wie sie sich im CCC-Modell als Gleichgewicht nach einer Verdopplung der CO2-
Konzentration ergeben. Die Linien beziehen sich auf Druckéinderungen um 1 mb, gestrichelte Fliachen
markieren Bereiche, in denen der Druck abnimmt. Die obere Abbildung beschreibt den Zeitraum von
Dezember bis Februar, die untere den von Juni bis August.

Das Muster dieser Druckénderungen lésst sich in zwei Teile untergliedern: (a) die Druckdifferenz zwischen
Aquator und Pol, die zusammen mit der Temperaturdifferenz die planetare Zirkulation treibt, und (b) die
Lage der quasi-stationdren Druckgebilde, die fiir das regionale Wetter von Bedeutung sind (Leitsysteme
fiir die wandernden Druckgebilde). Diese Verinderungen sind allerdings nicht alleine an Hand der Abbil-
dung 5.32 abschiitzbar, sondern erfordern zusitzlich die Kenntnis der Anderung der Druckverhiltnisse
mit der Hohe. Da in hoheren Lagen der Troposphiire der Temperaturgradient zwischen Aquator und Pol
zunimmt, kénnten sich hier sogar stéirkere westliche Stromungen ergeben als sie zur Zeit vorherrschen.

Abbildung 7.9 erlaubt uns aber eine einfachere Abschitzung der eher spiirbaren Auswirkungen dieser
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Abbildung 7.9. Verdnderungen im mittle-
ren Druck auf Meereshohe bei einer Verdopp-
lung der Kohlendioxidkonzentration im CCC-
Modell. Die Linien geben Verdnderungen des
Drucks um 1 mb an, punktierte Flachen mar-
kieren Bereiche einer Druckabnahme. Die obe-
re Abbildung bezieht sich auf den Zeitraum
von Dezember bis Februar, die untere auf den
von Juni bis August (Houghton et al., 1992a).

Druckénderungen: die Anderung in der Druckverteilung auf Meeresniveau fithren auf Anderungen in
den Luftbewegungen in der unteren Atmosphére, wozu insbesondere auch die Windrichtungen und -
geschwindigkeiten gehoren.

Die verschiedenen Modelle differieren in ihren Abschitzungen iiber die Anderungen der Druckverteilun-
gen. Allerdings ist sicher, &hnlich wie bei der Bodenfeuchte, dass eine Zunahme der TWS auch eine
Verdnderung der Muster des Druckes auf Meereshche nach sich ziehen wird. Obwohl die genauen rdum-
lichen Druckverteilungen differieren, lassen sich einige allgemeine Punkte festhalten: Im Nordwinter wird
das Hoch iiber Neufundland stérker. Dabei verlagert sich das Island-Tief ostwérts und das Hoch iiber
Sibirien wird schwiicher. Aus den uns bekannten Anderungen der atmosphirischen Zirkulationsmuster,
wie sie auch heute bei Verlagerungen der Polarfront gerade im Winter gut beobachtet werden kénnen,
konnen wir einfach abschétzen, welche Auswirkungen sich daraus ergeben. Die Auspriagung des sibirischen
Hochs ist fiir uns in Mitteleuropa die bestimmende Grofe fiir den Winter: ein starkes Hoch bedeutet einen
kalten Winter mit 6stlichen Winden und eher geringen Niederschldge in Form von Schnee. Ein schwaches
sibirisches Hoch dagegen bedeutet, insbesondere im Zusammenspiel mit einem nach Osten verlagerten
Island-Tief, Luftmassen, die iiber den Atlantik herangefiihrt werden. Damit ergibt sich ein relativ milder,
niederschlagsreicher Winter ohne starke Schneefiille oder ausgedehnte Frostperioden. Genau das stimmt
aber auch mit den Voraussagen iiberein, die wir im Zusammenhang mit Temperatur und Niederschlag
fiir Mitteleuropa aus Abb. 7.3-7.8 entnehmen konnen. Daran kénnen wir erkennen, dass die Vorhersagen
zumindest in sich konsistent sind und damit wirklich eine mégliche Zukunft abbilden konnten. Vereinfacht
konnen wir die hier beschriebenen Verdnderungen auch so formulieren, dass sich im Winter die Grenze
zwischen maritimem und kontinentalen Klima iiber Mitteleuropa nach Osten verlagern wird.

Die meisten Klimamodelle stimmen auch darin iiber ein, dass sich das Druckmuster, dass fiir die Aus-
bildung des Monsums verantwortlich ist, verdndern wird. Zwar unterscheiden sich die Details dieser
Verédnderung in den verschiedenen Modellen, das Beispiel des Monsums sollte uns aber dennoch als gu-
te Ergénzung zum bisher gesagten dienen: der Monsum ist fiir Indien von entscheidender Bedeutung
fiir die Landwirtschaft. Eine Verlagerung des Monsums hétte damit fiir einen nicht geringen Teil der
Weltbevolkerung einschneidende, wenn nicht sogar katastrophale Folgen.
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Im Zusammenhang mit der Diskussion um Klimadnderungen sollten die Eisflichen und der Permafrost-
boden sehr eingehend studiert werden. Dies hat mehrere Griinde:

1. Eisflichen, insbesondere die eher kleinen Eisflichen der Gletscher, reagieren sehr empfindlich auf
Klimaschwankungen, und sind daher ein guter Indikator fiir Klimadnderungen. Diese lassen sich
auch fiir historische Zeitrdume am Vordringen und Zuriickweichen von Gletschern rekonstruieren.

2. die groBten Eisflichen (Arktis, Antarktis) liegen in den Bereichen, in denen die Anderungen der
Bodentemperaturen am grofiten sind.

3. das Abschmelzen von Eisflichen kann zu einer positiven Riickkopplung fiithren: durch das Ab-
schmelzen des Eises wird die Albedo verringert, d.h. der Boden absorbiert einen gréfieren Teil der
einfallenden solaren Strahlung und erwérmt sich stédrker. Dies verstidrkt dann die urspriingliche
Erwidrmung.

4. abschmelzende Eisflichen auf dem Festland, insbesondere in der Antarktis und auf Gronland, setzen
grofle Mengen an Wasser frei, so dass es zu einem Anstieg des Meeresspiegels kommen wird.

5. das Auftauen von Permafrostboden auf den Festlandsflichen der nérdlichen Hemisphéire wiirde
wahrscheinlich mit einer Freisetzung von Methan verbunden sein, so dass sich auch hier eine positive
Riickkopplung ergibt.

Direkt spiirbare Folge einer Klimainderung wire in diesem Zusammenhang sicherlich der Anstieg des
Meeresspiegels. Eine Verdopplung des CO2-Gehalts gegeniiber dem vorindustriellen Niveau bis zum Jah-
re 2030 wiirde zu einer Erhohung des Meeresspiegels um 18 cm fithren. Werden von dem Zeitpunkt an
keine weiteren klimawirksamen Spurengase mehr in die Atmosphére eingetragen, so wiirde sich der Mee-
resspiegel aufgrund der bereits erfolgten Temperaturerh6hung aber weiter erhdhen, im Jahre 2070 z.B.
ergiibe sich eine Erh6hung um ca. 44 cm (vergl. Warrick und Oerlemans, in Houghton et al., 1992a). Setzt
sich das Abschmelzen fort oder verstirkt sich aufgrund positiver Riickkopplungen, so kénnten sich im
schlimmsten Fall beim Abschmelzen des gronlédndischen Eisschildes Meeresspiegelerh6hungen von ca. 7 m
ergeben, beim vollstindigen Abschmelzen der Antarkis sogar um 70 m. Dabei muss aber beriicksichtigt
werden, dass aufgrund der Wérmekapazitéit des Wassers ein vollstdndiges Abschmelzen sehr lange Zeits-
kalen erfordern wiirde. Die Klimageschichte lehrt uns aber, dass es vollstindig eisfreie Zeiten gegeben hat
und das in den letzten Eiszeiten der Meeresspiegel aufgrund der grofien Menge des auf den Landflichen
als Fis gebundenen Wassers niedriger lag.

Aber selbst die scheinbar geringen Erhchungen der Meeresspiegels um einige Dezimeter konnen fatale Fol-
gen haben. Betroffen davon sind insbesondere die Deltas grofler Fliisse, in denen das Land typischerweise
nur knapp oberhalb des Wasserspiegels liegt und die bei einer Erhohung des Meeresspiegels vollsténdig
unter Wasser verschwinden wiirden. Diese Kopplung ist fatal insofern, als dass es sich dabei hdufig um
sehr fruchtbares und damit fiir die Nahrungsmittelproduktion wichtiges Land handelt, das zudem noch
dicht besiedelt ist. Betroffen sind auch viele Inselstaaten im indischen oder pazifischen Ozean (z.B. Male-
diven), deren hichste Erhebungen oft nur wenige Meter iiber dem Meeresspiegel liegen. Bangladesh als ein
sehr bevolkerungsreiches Land liegt ebenfalls sehr niedrig und wird selbst bei dem jetzigen Meeresspiegel
schon hiufiger von starken Uberschwemmungen heimgesucht, die viele Opfer fordern.

Anschaulicher werden die Folgen einer Zunahme des Meeresspiegels, wenn man von ‘worst case’-Szenarien
ausgeht, die ein Ansteigen des Meeresspielgels um bis zu 6 m voraussagen. In diesem Falle wiirde sich die
Weltkarte bereits bedeutend verédndern: 20% Floridas wiirden geflutet, das gesamte Becken des unteren
Mississippi bis hin nach St. Louis stiinde unter Wasser, Wasser wiirde auch in die argentinische Pampa
vordringen, Venedig ertrinken und die Bahamas, die Niederlande und die Malediven iiberspiilen. Aller-
dings sei nochmals betont: diese Beispiele beziehen sich auf die Annahme des Schlimmsten, nicht auf
eine Voraussage aus Modellen. Dennoch sollten wir diese Szenarien nicht auf die leichte Schulter nehmen,
die Beobachtungen deuten an, dass sich der Meeresspiegel im letzten Jahrhundert um 1 - 2 mm/Jahr
gehoben hat.

Die Rolle der Ozeane ist jedoch komplexer als hier dargestellt. Wie aus den Anderungen des Drucks auf
Meeresniveau erkennbar, hitte eine globale Erwédrmung einen Einfluss auf die atmosphérische und damit
auch auf die ozeanische Zirkulation. Damit l4sst sich, bis hin zur Moglichkeit des Versiegens des Golf-
stroms, die Bedeutung der Ozeane im Rahmen des Warmetransports beschreiben. Thre Rolle ist jedoch
komplexer, insbesondere, da sie direkt in den COqs-Kreislauf eingreifen. Ozeane sind eine wichtige Senke
fir CO2, da dieses im Wasser gelost wird. Damit kénnen die Ozeane zumindest zeitweise als Puffer fiir
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CO3z-Verdanderungen wirken. Die Loslichkeit nimmt mit der Temperatur ab und mit dem Druck zu. Bei
einer Erwirmung von Atmosphiire und in deren Folge auch Ozeane kénnen wir daher initial von einer Ver-
ringerung der CO9-Speicherfihigkeit ausgehen: damit wiirde sich die atmosphérische COy-Konzentration
weiter erhohen und damit auch die Temperatur. Es besteht also die Moglichkeit einer positiven Riick-
kopplung,! bei der sich eine Temperaturzunahme durch Freisetzung von in den Ozeanen gespeichertem
CO; weiter verstérkt. Dieser Prozess konnte dfaruch verstérkt werden, dass auch die ozeanische Biosphére
eine Senke fiir Kohlendioxid ist — mit zunehmender Wassertemperatur die biologische Produktivitét der
Ozeane und damit der Einbau von COs in Biomaterie jedoch deutlich abnimmt. Umgekehrt ist jedoch
gerade die Biomaterie fiir den Transport von COs in groflere Wassertiefen hilfreich: CO5 wird an der
Oberfldche in Biomaterie eingebunden, die nach ihrem Absterben beim Absinken in groflere Wassertiefen
langsam zerfillt und dabei das CO5 in einem Bereich frei setzt, in dem die Speicherfidhigkeit der Ozeane
deutlich grofer ist. Diese ‘biologische Pumpe’ scheint ein wesentlicher Faktor im COs-Kreislauf zu sein.
Die Bedeutung der biologischen Pumpe zeigt sich auch in paleoklimatischen Aufzeichnungen. Zur Damp-
fung des anthropogenen Treibhauseffekts wurde auch eine Diingung der biologischen Pumpe durch die
Zufuhr von eisenhaltigen Stduben iiber dem Wasser vorgeschlagen, da diese die Bioproduktivitét fordern
(ebenfalls aus paleoklimatischen Aufzeichnungen bekannt).?

Allerdings kann eine Verdnderung der ozeanischen Zirkulation die Aufnahmefihigkeit der Ozeane fiir CO4
ebenfalls modifizieren: verdndern sich Zirkulationsmuster derart, dass COs-haltiges Oberflichenwasser
schnell in die Tiefe transportiert werden kann, so wird dort auf Grund der héheren Driicke wieder mehr
CO; gespeichert. Welcher der Prozesse wirklich iiberwiegt, ist heute nicht unumstritten, die Rolle der
Ozeane im Rahmen von Klimaverdnderungen ist jedoch unumstritten.

Die Bindung von CO; in den Ozeanen kann durch einen weiteren Prozess beeinflusst werden. Die bio-
logisch produktivsten Bereiche der Ozeane sind die kalten polaren Gewiisser im lokalen Sommer. Eine
globale Erwérmung am Boden wird mit einer Abkiihlung der Stratosphére einhergehen. Eine kalte Stra-
tosphéire dagegen begiinstigt im Winter die Bildung polarer stratosphérischer Wolken, an denen sich
genug chemisch aktive Substanzen anlagern, um mit dem Aufgang der Sonne im lokalen Friihjahr zu
einem Ozonloch zu fithren. Damit gelangt mehr Ozon bis zum Erdboden bzw. bis zur Meeresoberfliche,
wodurch die Bioproduktivitit eingeschrinkt werden kann. Auch dieser Prozess ist nicht einfach zu quan-
tifizieren, zeigt aber, auf welch relativ komplizierte Weise in der Atmosphére Riickkopplungsprozesse
entstehen kénnen.

7.2 Ozeane und Ubergiinge zwischen Eis- und Warmzeiten

Klima ist definiert als ein langjihriges Mittel iiber das Wetter.? Im Gegensatz zum schnell veréinderlichen
Wetter wird Klima als etwas relativ konstantes betrachtet. Variationen des Klimas auf Zeitskalen von
Jahrzehnten sind durch Verinderungen von Vegetationsperioden, das Vorriicken oder Abschmelzen von
Gletschern, oder die Zeit, wihrend derer im Winter bestimmte Fliisse oder Seen zugefroren waren fiir
die vergangenen 1000 Jahre wohl dokumentiert (Schonwiese, 1992). Allerdings sind diese Klimaschwan-
kungen stets mit relativ geringen Amplituden verbunden, so dass es zwar zu Einschrinkungen (Miflern-
ten, Schidlingsplagen, Kartoffelfiule) kam, nicht jedoch zu grundsétzlichen Bedrohungen der betroffenen
Bewdlkerung.

Klimaverdnderungen mit groferen Amplituden (z.B. Variationen in der mittleren Bodentemperatur um

1Eine Riickkopplung ist positiv, wenn sich der Prozess dabei verstirkt — egal, wie negativ oder unerwiinscht die Aus-
wirkungen sind. Negative Riickkopplungen dagegen fithren zu einer Dampfung, d.h. negative Riickkopplungen stabilisieren
das System.

?Eine Kopplung des anthropogenen Treibhauseffekts mit der Biosphire findet sich nicht nur im Bereich der Ozeane.
Eine negative Riickkopplung (d.h. eine Démpfung des Effekts) ergibt sich durch die COz-Diingung: mit zunehmender
atmosphérischer COsz-Konzentration steigt auch die Bioproduktivitidt der Vegetation, d.h. es wird mehr COs2 aus der
Atmosphére entfernt. Allerdings gibt es auch mindestens eine weitere positive Riickkopplung: im Boden lebende Mikroben
geben mit zunehmender Temperatur mehr COg an die Atmosphire ab. Auch das treibhauswirksame Spurengas Methan
CH4 wiirde bei einer globalen Erwirmung verstarkt aus Sumpf- und Permafrostgebieten frei gesetzt werden und damit zu
einer positiven Riickkopplung beitragen.

3Zur Zeit wird dazu ein Mittel iiber 30 Jahre verwendet — die Auswahl dieser Zeitspanne ist willkiirlich und hat etwas
mit der Verfiigbarkeit der benétigten Daten zu tun. 50 oder 100 Jahres-Mittel lieflen sich ebenso begriinden, sind aber mit
den momentan zur Verfiigun stehenden Mefireihen nicht zu bilden.
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mehrere K) sind ebenfalls dokumentiert, insbesondere im Wechsel der Kalt- und Warmzeiten. Hier ist
man allerdings bisher stets davon ausgegangen, dass der Ubergang zwischen Kalt- und Warmzeit lang-
sam auf Zeitskalen von etlichen Generationen erfolgt, die Menschen also die Moglichkeit haben, sich
diesen Verdnderungen anzupassen. Neuere Beobachtungen deuten jedoch darauf hin, dass langfristige
Klima#dnderungen nicht durch eine langsame Entwicklung charakterisiert sind sondern sich eher in sprung-
haften Veriinderungen vollziehen (Maslin et al., 2001). So weisen die Untersuchungen von Eisbohrkernen
fiir die vergangenen 150 000 Jahre darauf hin, dass sich regionale Anderungen in der Temperatur um
etliche Grad auch auf Zeitskalen von einigen Jahrzehnten oder sogar nur von einigen Jahren ereignen
konnen (Taylor et al., 1993; Dansgaard et al., 1993; Alley, 2000). Fiir die Anpassungsfihigkeit der Bio-
und Anthroposphére stellt dies eine grole Herausforderung dar. Kurzfristige Klimaschwankungen werden
z.B. mit dem Kollaps der Hochkultur der Maya in Verbindung gebracht (Hodell et al., 1995; Curtis et
al., 1996), der Beginn des Ackerbaus im Mittleren Ost fillt zitlich eng mit einer plotzlichen Erwéirmung
zusammen, die gleichzeitig den Beginn des Holozén markiert (Wright, 1996), wihrend der globale Zerfall
stiadtischer Zivilisationen um 4300 v. Chr. mit einer Vershclechterung des Klimas koinzidiert (Peiser,
1998; Cullen et al., 2000). Aufgrund der Implikationen fiir die Menschheit ist das Verstéindnis der schnel-
len Klimafluktuationen von allgemeinem Interesse — und fiir uns auch von speziellem Interesse, da die
Ozeane in diesem Prozess eine wichtige Rolle zu spielen scheinen.

AuBlerdem zeigt sich in diesen schnellen Klimaverinderungen einmal mehr die Nicht-Linearitit des Klima-
systems. Die treibende Kraft fiir eine Klimaédnderung, z.B. die Variation der solaren Einstrahlung durch
Veréinderung der Erdbahnparameter?, versindert sich langsam und kontinuierlich. In einem linearen Sy-
stem wiirde sich dann auch das Klimasystem langsam und kontinuierlich entwickeln. Die Beobachtungen
dagegen zeigen eine Anfangs nur schwache Antwort des Klimasystems auf die veréinderten Bedingungen.
Nach einer gewissen Verzogerungszeit® oder bei Erreichen einer relativ niedrig liegenden Schwelle erfolgt
dann eine abrupte Anderung der Systemantwort, bei der das System maglicherweise sogar in einen neuen
Gleichgewichtszustand springt.

Gerade eine Antwort, die auf dem Uberschreiten einer Schwelle beruht, stellt eine Herausforderung fiir das
Versténdnis des Systems da, da die Entwicklung von einem Zustand in den anderen in der einen Richtung
mit einer anderen Schwelle verbunden sein kann als in der anderen (Rahmstorf, 1996). Diese Bifurkation
des Klimasystems wird z.B. im Zusammenhang mit der Frischwasserzufuhr in den Nordatlantik und damit
verbunden einem Versiegen des Golfstroms diskutiert. Beim Ubergang von der letzten Eiszeit zur heutigen
Warmzeit findet sich kein Erwédrmungstrend sondern eine beginnende Erwédrmung wird mehrfach von
abrupten Kilteeinbriichen unterbrochen. Das von Rahmstorf (1996) entwickelte Erklirungsmodell geht
von der thermohalinen Zirkulation aus. Mit einer starken Eisbedeckung in mittleren und hcheren Breiten
reicht der Golfstrom zum Ende der Eiszeit nicht s weit nach Norden sondern das Absinken des schweren
(weil salzreich und kalt) Wassers erfolgt bereits weiter im Siiden — wenn die Abkiihlung in der Nihe der
Eiskante erfolgt. Mit einsetzender Erwérmung schieben sich Eiskante und Abtauchpunkt des Golfstroms
nordwiérts. Dabei bildet sich sogar kurzzeitig eine positive Riickkopplung aus: der nordwarts wandernde
Golfstrom verstédrkt die lokale Erwérmung. Zu dieser Zeit sind die Kontinente jedoch noch mit einem
dicken Eispanzer iiberzogen, von dem im Zuge der Erwirmung grofie Teile ins Meer abgleiten kénnen.
Diese Schmelzen, so dass das Oberflichenwasser des Nordatlantik sehr salzarm ist und nicht Absinken
kann. Damit ist die thermohaline Zirkulation unterbrochen, der Abfluss des Golfstroms ist verstopft.
Dann kann auch kein warmes Wasser mehr in héhere Breiten gefithrt werden und diese kiihlen sich trotz
des generellen Erwirmungstrends auf Grund der dufieren antreibenden Kraft ab.6

Diese Darstellung ist grob vereinfacht. Zusétzliche Variationen kénnen z.B. durch ein Eis-Albedo-Feedback

4Diese Milankovich-Hypothese beriicksichtigt die Exzentrizitit der Erdbahn, die Wanderung des Aphel und die Schwan-
kungen in der Neigung der Erdachse. Die typischen Zeitskalen der einzelnen Prozesse sind einige 10 000 bis ungefahr 100 000
Jahre, die Uberlagerung der Zyklen ergibt eine relativ komplizierte Zeitserie — allerdings ist die Variation der solaren Ein-
strahlung immer relativ langsam und kontinuierlich. Die Milankovich Hypothese kann einen grofien Anteil der bisherigen
Eis- und Warmzeiten erklédren, einige Abweichungen lassen sich durch andere treibende Krifte wir Vulkanismus erkléren.

5Beim anthropogenen Treibhauseffekt koénnen Sie sich z.B. vorstellen, dass anfangs noch ein grofier Teil des CO2 in den
Meeren zwischen gelagert wird und erst mit zunehmender Erwirmung nach einiger Zeit nahezu schlagartig frei gesetzt wird
— und dann zu einem entsprechend abrupten Signal des Klimasystems fiihrt.

6Ein entsprechender Prozess wird im Zusammenhang mit dem anthropogenen Treibhauseffekt diskutiert: die globale
Erwarmung konnte zu einer Zufuhr grofiler Frischwassermengen im Nordatlantik fithren, den Abfluss des Golfstroms ver-
stopfen und damit zu einer Abkiihlung bis hin zu einer Vereisung Nord- und Mitteleuropas auf Zeitskalen von wenigen
Jahrzehnten fithren.
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erfolgen. Letzteres ist ein positives Feedback. Wir starten mit einer gegebenen Eisbedeckung. Bei Erwédrmung
verringert sich diese. Dadurch wird die Albedo geringer, d.h. es wird mehr Strahlung absobiert und
die Erwérmung verstarkt sich. Im Falle einer Abkiihlung bleibt der im Winter gefallene Schnee an
den Réndern der Eisdecke liegen, diese wéchst, wodurch sich die Albedo und damit die absorbierte
Strahlung verringern. Damit setzt sich der Abkiihlungstrend fort. Dieses Feedback scheint ein wichti-
ger Verstdarkungsmechanismus der oben beschriebenen Verdnderungen zu sein. Ungeklért ist z.Z. ob sich
die kleine Eiszeit ebenfalls im Rahmen einer Verédnderung des Golfstrom-Abfluss erkldren lédsst. Ande-
re Riickkopplungen koénnen iiber die biologische Pumpe erfolgen oder die Temperaturabhéngigkeit der
COs-Loslichkeit.

Auf einer globalen Skala wird das Bild sogar noch uniibersichtlicher, da auch in den hohen Breiten
der Siidhalbkugel die Tiefenwasserproduktion durch Schmelzwasser beeinflusst werden kann — wobei die
Effekte auf die gloabel Zirkulation nicht auf beiden Hemisphéren in die gleiche Richtung weisen miissen,
insbesondere kann die siidliche Hemisphére teilweise ddmpfend auf die von der nordlichen Hemisphére
ausgehenden Verdnderungen der thermohalinen Zirkulation wirken (Seidov et al., 2001a).

Verdnderungen der thermohalinen Zirkulationen beeinflussen auch alle anderen Strémungen in den Ozea-
nen. Mit den verdnderten Stromungen ergeben sich auch verédnderte Muster des globalen Sedimentstrans-
ports (Haupt et al., 2001). Auch die Stromungen in Kiistennahe und die dortige Sedimentbilanz sind von
diesen verénderten Strémungen beeinflusst.

Empfohlene Literatur

Einen guten Uberblick iiber den anthropogenen Treibhauseffekt und seine Modellierung bietet Houghton
(1997). Die Rolle der Ozeane im Zusammenhang mit Klimaverédnderungen auf verschiedenen Skalen wird
in den Beitrigen in Seidov et al. (2001) diskutiert.

Aufgaben

Verstiandnisfragen

1. Was ist der Unterschied zwischen anthropogenem und natiirlichem Treibhauseffekt?
2. Nennen Sie einige der wichtigsten Treibhausgase.
3. Wie greifen die treibhauswirksamen Spurengase physikalisch in die Strahlungsbilanz ein?

4. Beschreiben Sie einige einfache Ansétze zur Modellierung des Treibhauseffekts und die mit ihnen
verbundenen Probleme.

5. Erldutern Sie, was unter einer positiven und unter einen negativen Riickkopplung zu verstehen ist.
Geben Sie ein Beispiel. Wie kénnen sich Riickkopplungen auf die Stabilitét eines Systems auswirken?

6. Welche Bedeutung haben die Ozeane im Hinblick auf Klimadnderungen?

7. Welche Bedeutung haben die Ozeane fiir den CO9-Kreislauf, insbesondere im Falle eines durch CO4
erhohten anthropogenen Treibhauseffekts?

8. Was versteht man unter COs-Diingung und welche Konsequenzen hat sie fiir den anthropogenen
Treibhauseffekt?

9. Wie ldsst sich CO5 aus der Atmosphére in tiefere Ozeanschichten transportieren?

10. Im Zusammenhang mit einer globalen Klimaerwérmung wird die Méglichkeit einer Kaltzeit in Nord-
und Mitteleuropa diskutiert. Wie kann das geschehen, welche Rolle spielt der Ozean dabei?



Kapitel 8

Wellen

In Kapitel 5 haben wir als Beispiel fiir die Wechselwirkung zwischen Ozean und Atmosphére die wind-
getreibenen Stromungen kennengelernt. In diesem Kapitel wollen wir uns mit Impulstransport zwischen
Atmosphére und Ozean auf kleineren rdumlichen Skalen beschéftigen: die Erzeugung von Wellen, von den
Kapillarwellen auf kleinsten Skalen bis hin zum ausgewachsenen Seegang. Weitere Wellenphédnomene im
Ozean sind Tsunamis, an denen wir das Konzept der Solitonen kennenlernen werden, und interne Schwe-
rewellen des Ozeans, die nicht auf die Oberflache beschréinkt sind und durch Dichtegradienten getrieben
werden.

Allen Wellen sind die folgenden Eigenschaften gemein:

e Wellen transportieren eine Stérung von einem Teil der Materie in einen anderen: die Stérung, dass
ein Stein ins Wasser fiillt, breitet sich als konzentrische Welle um die Einschlagstelle aus.

e die Storung breitet sich durch das Material aus ohne daf§ eine gréflere Menge von Material trans-
portiert wird: ein Korken bewegt sich zwar mit der Welle auf und ab, wird jedoch kaum aus seiner
Lage versetzt.

Eine Welle bewirkt also die Ausbreitung einer Form oder Information (bzw. ganz allgemein von Energie)
in einem Material ohne dass es zu einer (nennenswerten) Ausbreitung der Materie kommt. Wellen sind
daher keine Materie sondern ein Verhaltensmuster: wir miissen zwischen der Ausbreitung der Welle und
der Ausbreitung der Materie unterscheiden.

Welle, die sich in Materie ausbreiten, sind Kdrperwellen. Ist die Materiebewegung wie bei Meereswellen
auf die Oberfliche bzw. eine diinne Oberflichenschicht beschrankt, so handelt es sich um Oberflichen-
wellen. Im Beispiel der Meereswellen ist die Oberfliche die Grenzfliche zwischen den beiden Medien
Atmosphiire und Ozean, eine Oberflichenwelle kann auch an anderen Grenzflichen, insbesondere auch
Grenzflachen innerhalb des Mediums auftreten. Letztere Wellen werden in der Ozeanographie als interne
Wellen bezeichnet.

Alle Oberflichenwellen konnen als propagierende Welle auftreten, bei der die Energie iiber die Ozea-
noberfliche transportiert wird, oder als stehende Welle, die wir als Uberlagerung zweier Wellen mit
entgegengesetzter Ausbreitungsrichtung beschreiben kénnen.

Wellen konnen auch nach der Art der riicktreibenden Kraft klassifiziert werden: gravitative Krifte von
Erde, Sonne und Mond, fithren zu langwelligen Gravitationswellen. Die Einfliilsse von Sonne und Mond
sind periodisch und fithren zu speziellen periodischen Wellen, die als Tiden bezeichnet werden.

Fiir die meisten Wellen kiirzerer Wellenléinge ist die riicktreibende Kraft die Oberfiichenspannung. Diese
Wellen werden in der Regel nicht durch periodische antreibende Kréfte erzeugt: iiber die Wasseroberfliche
streichender Wind bewirkt eine Auslenkung der Wasserteilchen aus dem Gleichgewicht. Derartige Wellen
werden als windgetriebene Wellen oder kurz Windwellen bezeichnet. Anfangs sind diese Windwellen mit
Wellenléngen von weniger als 1.7 cm sehr klein und werden als Kapillarwellen bezeichnet. Auch wenn
der Energieinhalt in diesen Kapillarwellen nur sehr gering ist, sind sie fiir die Ozenaographie von grofler
Bedeutung, da sie wesentlich die Wechselwirkung zwischen Ozean und Atmosphére bestimmen.

Erdbeben oder unterseeische Vulkane kénnen den Meeresboden erschiittern, was zu einer Auslenkung der
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Meeresoberfliche und damit zu T'sunamis fithrt. Meteorologische Storungen oder das Abgleiten gréferer
Materiemengen in Reservoirs kénnen zu langwelligen stehenden Wellen, den Seiches fithren.

Eine Zusammenfassung der verschiedenen Wellentypen, ihrer Wellenléingen und des relativen Energiein-
halts ist in Abb. 8.1 gegeben.

8.1 Oberflachenwellen

In diesem Abschnitt wollen wir Oberflichenwellen betrachten. Wir beginnen mit einer allgemeinen Her-
leitung fiir gravitative Oberflichenwellen und unterscheiden dann zwischen Wellen im tiefen und Wellen
im flachen Wasser.

Die charakteristischen Groflen zur Beschreibung einer Welle sind wie aus der Mechanik bekannt

e die Amplitude A als die Auslenkung aus der Ruhelage. In der Ozeanographie wird stattdessen die
Wellenhohe H verwendet; sie betrigt das Doppelte der Amplitude.

e die Wellenléinge A als der Abstand zweier benachbarter Wellenberge oder -téler, oder als alternatives
rdumliches Charakteristikum die Wellenzahl k = 27/,

e die Schwingungsdauer T als der zeitliche Abstand zwischen zwei benachbarten Wellenbergen oder
-tdlern an einem festen Punkt im Raum, oder alternativ als zeitliches Charakteristikum die Kreis-
frequenz w = 27 /T,

e sowie die Geschwindigkeit ¢ = \/T = w/k.

Aus diesen Parametern werden teilweise weitere Parameter abgeleitet. Einer ist die Steilheit (steepness)
einer Welle, definiert als das Verhiiltnis aus Wellenhohe und Wellenléinge: s = H/A

8.1.1 Wellengleichung fiir Wellen kleiner Amplitude

Fiir Wellenlingen grofi gegen die Wellenhohe! lisst sich eine Wellengleichung aufstellen und lésen. Fiir
Oberflichenwellen sind die relevanten Terme in der Bewegungsgleichung die Druckgradientenkraft —Vp
und die Gravitationskraft g. Da wir ein kleinrdumiges Phdnomen betrachten, kann die Corioliskraft
vernachlissigt werden. Auflerdem vernachlissigen wir die Reibungskriifte. Die Bewegungsgleichung (4.47)
lésst sich dann schreiben als

ov 1
E-ﬁ-(v-V)v——EVp—i-g. (8.1)

IDiese Eigenschaft ist im Ozean immer erfiillt, sie wird erst verletzt, wenn die Welle auf ein flaches Ufer aufliuft oder
wenn ein Tsunami auf die Kiiste trifft.
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Als weitere Grundgleichung benétigen wir die Kontinuitéitsgleichung fiir eine homogene inkompressible
Fliissigkeit

V-v=0. (8.2)

AuBerdem haben wir bereits in der Bewegungsgleichung voraus gesetzt, dass die Reibung vernachléssigt
werden kann. Dann ist die Fliissigkeit rotationsfrei, d.h. es gilt weiterhin

Vxv=0. (8.3)
Ein rotationsfreies Feld kann als Gradient eines skalaren Potentials dargestellt werden:

Vxv=0 = v=Vi. (8.4)
Dann ldsst sich die Kontinuitéidtsgleichung (8.2) schreiben als

2 2 2
V%pfa_w 8_w+8w

Beschrénken wir uns auf die Ausbreitung der Welle entlang der z-Achse und die Bewegung der Materie
in z-Richtung, so erhalten wir als zwei-dimensionale Kontinuitétsgleichung in der zz-Ebene

Die zu dieser Ebene gehtrenden Komponenten der Bewegungsgleichung lassen sich ebenfalls durch das
skalare Potential 1) ausdriicken und wir erhalten

1
wzt +w:c w:cz +wz wzz = __sz —4g. (87)
Dies ldsst sich auch schreiben als
1 2 2 p
Vet 5 (U + %) = —, ~ 97+ const (8.8)

oder unter Verwendung einer skalaren Geschwindigkeit ¢ mit 9% = u? 4 w?
L, p
Py + JU =T g2 + const . (8.9)
0

Diese integrale Form der Bewegungsgleichung ist Thnen von stationéiren Stromungen bereits als Bernoulli-
Gleichung bekannt, vgl. Abschn. 4.5.

Wir kénnen jetzt aus der Kontinuitéitsgleichung (8.6) und der integrierten Bewegungsgleichung (8.9) die
Wellengleichung fiir Wellen mit kleiner Amplitude herleiten. Als Randbedingungen verwenden wir einen
ruhenden Boden und eine freie Oberfldche. Fiir den Boden bei z = —h erhalten wir

Y, =0, (8.10)

da der Boden horizontal ist und es damit keinen Strom in z-Richtung gibt. An der freien Oberfliche
z = 1 haben wir zwei Bedingungen zu erfiillen. Zum einen muss die Oberfliche eine Stromlinie sein, d.h.
es muss gelten

Yo =N+ Yl (8'11)

Zum anderen sollen keine Druckgradienten oder andere Spannungen senkrecht zur freien Oberfliche
auftreten und der Druck der dariiber liegenden Luft kann vernachlissigt werden:

14
P + 562 +gn=0. (8.12)
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Wave speed (mVs)

Abbildung 8.2. Wellengeschwindigkeit und Wassertiefe
Thurman (1994)

Die Annahme kleiner Amplituden wird durch die mit einem ~markierten Gréfien berticksichtigt: fiir kleine
Amplituden sind diese Terme gegeniiber den anderen Termen der jeweiligen Gleichungen zu vernachléssi-
gen. Dann konnen wir die beiden Randbedingungen (8.11) und (8.12) fiir die freie Oberfléiche zusammen
fassen zu

it + gib. = 0. (8.13)

Als erstes kénnen wir nun eine Losung der Kontinuitéitsgleichung (8.6) suchen. Dazu machen wir den
Ansatz einer sinusoidalen Stérung mit einer Amplitude, die eine Funktion der Tiefe ist:

U(x, z,t) = a(z) sin(kx — wt) . (8.14)
Einsetzen des Ansatz in (8.6) liefert

a.. —k*a=0. (8.15)
Eine Losung dieser Gleichung ist

a(z) = A cosh[k(z + h)] + B sinh[k(z + h)] . (8.16)
Einsetzen in den Ansatz liefert

= {A cosh[k(z + h)] + B sinh[k(z + h)]} sin(kz — wt) . (8.17)

Die Randbedingungen kénnen nun zur Bestimmung der Integrationskonstanten verwendet werden. Die
Randbedingung (8.10) fiir den Boden liefert B = 0, d.h. die Losung vereinfacht sich zu

1 = A cosh[k(z + h)] sin(kx — wt) . (8.18)
Die Randbedingung (8.13) fiir die freie Oberfléiche erfordert
w? cosh(kh) sin(kx — wt) = gk sinh(kh) sin(kz — wt) . (8.19)

Fiir die Phasengeschwindigkeit einer Welle gilt ¢ = w/k, so dass diese Gleichung umgeschrieben werden
kann zu

2= % tanh(kh) . (8.20)

Diese Ableitung hat uns die Dispersionsrelation

2 = % tanh(kh) (8.21)
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fiir gravitative Oberflichenwellen geliefert. Diese Gleichung enthilt als einen bestimmenden Parameter die
Wassertiefe h, d.h. wir erkennen als erstes, dass die Phasengeschwindigkeit von der Wassertiefe abhéngt:
je tiefer das Wasser, um so grofler die Phasengeschwindigkeit. Oder einfacher mit der Erfahrung und
Beobachtung in Ubereinstimmung zu bringen: beim Auflaufen einer Welle auf den Festlandssockel und
spéater den Strand wird die Phasengeschwindigkeit geringer, was letzendlich zum Aufsteilen der Welle
flihrt.

Eine Abschitzung fiir die Wellengeschwindigkeit in Abhéngigkeit von der Wassertiefe gibt Abb. 8.2. Der
griine Bereich gibt die Wellen in tiefem Wasser wieder, wie sie durch (8.26) beschrieben sind. Bei diesen
Wellen gilt als Faustformel

v [?} = 1.25 \/A[m] (8.22)

mit A (in der Abbildung L) als Wellenlénge. Auch fiir die Wellen in flachem Wasser (rétlicher Bereich),
d.h. Wasser mit einer Wassertiefe d < A/20 gibt es einen Zusammenhang zwischen Wassertiefe d und
Wellengeschwindigkeit v:

v=+/gd (8.23)

oder fiir einfache Abschéitzungen in Abhéngigkeit von der Wassertiefe

v [?} =3.1\/dm] . (8.24)

Wiéhrend bei Wellen in tiefem Wasser die Geschwindigkeit eine Funktion der Wellenldnge ist, wird sie bei
Wellen in flachem Wasser nur durch die Wassertiefe bestimmt. Im Ubergangsbereich dazwischen héngt
die Wellengeschwindigkeit sowohl von der Wassertiefe als auch von der Wellenlédnge ab.

8.1.2 Wellen in tiefem Wasser

Als erstes wollen wir Wellen in tiefem Wasser betrachten, d.h. die Existenz eines Meeresbodens hat keine
Auswirkungen auf die Welle. Diese Bedingung ist erfiillt, wenn die Wassertiefe mehr als die Hélfte der
Wellenlinge betréigt. Formal kénnen wir dies an Hand von (8.21) begriinden. Fiir groBes kh (genau gesagt
kh > 1.5) ist tanh /kh) ~ 1 und wir erhalten fiir die Phasengeschwindigkeit der Welle im tiefen Wasser

2 9 9
=2 =27, 8.25

Ctief k o ( )
Der Zusammenhang zwischen der Geschwindigkeit einer Welle und ihrer Wellenlénge ist in Abbildung 8.3
dargestellt.

Einsetzen der Zahlenwerte liefert einen einfachen Zusammenhag zwischen der Periodendauer der Welle
in [s] und der Phasengeschwindigkeit in [m/s]:
2 gT

et = 5 = 1567 . (8.26)
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Wellenlange Ausbreitungsrichtung
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vernachlassigbare Wasserbewegung unterhalb 1/2 Wellenlange Abbildung 8.4. Wellen in tiefem Wasser

Entsprechend lisst sich wegen ¢ = A\/T fiir die Wellenléinge die Abschétzung

9 72 2
=T*=156T 2
o 56 (8.27)

A=

verwenden mit 7" in [s] und A in [m].

8.1.3 Teilchenbewegung in einer Welle im tiefen Wasser

Die Teilchen in der Welle vollfiithren kreisférmige Bewegungen, die an der Oberfliche einen Durchmesser
entsprechend der Wellenh6he beschreiben, vgl. Abbildung 8.4. Befindet sich ein Teilchen im Berg einer
passierenden Welle, so bewegt es sich in Richtung der Welle; im Trog bewegt es sich entgegen ihrer Aus-
breitungsrichtung. Der Halbkreis im Wellental wird daher mit kleinerer Geschwindigkeit zuriickgelegt
als der Halbkreis im Wellenberg, so dass sich ein Transport des Wassers in Windrichtung bzw. Ausbrei-
tungsrichtung der Welle ergibt. Mit zunehmender Wassertiefe nehmen die Teilchengeschwindigkeit und
der Radius der kreisféormigen Bewegung ab. Bei einer Wassertiefe von mehr als der halben Weglinge der
Welle tritt die mit der Welle assoziierte kreisformige Teilchenbewegung nicht mehr auf. Oder aus der
Sicht der Welle: ihre Bewegung wird durch nichts beeinflusst, was unterhalb dieser Wassertiefe passiert.
Damit haben wir auch eine Definition fiir tiefes Wasser: es muss mindestens eine halbe Wellenlénge tief
sein.

An der Oberfliache ist der Radius r des Teilchenorbits gleich der Amplitude a der Welle und die Teil-
chengeschwindigkeit o = vu2 + w? ergibt sich als der Umfang des Teilchenorbits dividiert durch die
Schwingungsdauer 7. In einer festen geometrischen Hohe ergibt sich aufierdem eine Anderung des Drucks
Ap bei Passage der Welle, entsprechend der Anderung des hydrostatischen Drucks. Alle drei Parameter
nehmen schnell mit zunehmender Wassertiefe ab:

r=ae "%, U= —¢ , Ap = apge "% . (8.28)

8.1.4 Welle im flachen Wasser

In flachem Wasser ist kh klein. Solange kh kleiner als 1/3 gilt, kann der tanh durch den Winkel ersetzt
werden. Dann erhalten wir aus (8.21) fiir die Phasengeschwindigkeit der Welle

Ciziach =gh bzw. Cflach = \/ gh : (8.29)

die Phasengeschwindigkeit nimmt mit abnehmender Wassertiefe ab. Bei den Wellen im flachen Wasser
wird die Orbitalbewegung und damit auch die Ausbreitung der Welle durch den Boden beeinflusst und
zwar um so stéirker, je flacher das Wasser ist.

Die Bewegung der Teilchen in einer Welle im flachen Wasser unterscheidet sich von der im tiefen Wasser.
Hier bewegen sich die Teilchen entlang Ellipsen wobei die Lénge der kleinen Halbachse durch die Wel-
lenhohe gegeben ist. Das entspricht der Bewegung im tiefen Wasser. Die kleine Halbachse nimmt rasch
mit der Wassertiefe ab und nimmt am Boden den Wert Null an, d.h. die Bewegung ist dort horizontal.
Die Lénge der groflen Halbachse dagegen ist eine Funktion von Wassertiefe, Wellenléinge und Wellenhohe.
Sie héngt nicht von der Wassertiefe ab.

Die relevanten Gleichungen zur Beschreibung von Wellen in tiefem und in flachem Wasser sind in Tabel-
le 8.1 zusammen gefasst.
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Decep water Transinonal water depth (general expressions) Shallow water
(&L > 0-05) (005 > d/I. > 0-05) (&L < 0-05)
Wave phase velocity, C ﬁ £ tanh (gd)*
? 2x 2x i
Wave length, L £ g_T‘ tanh s T(gd)”*
2r 2r L
os oS
Wave group velocity, G, (;;:_;) (;;:;) [ 14+ %} (gd)"*
Water particle velocities: 2r H ' cosh k(d + 2) H
horizontal, u - 7 e™ sin (or - kx) T k b id sin (or - kx) 2 Taa 08 (ot — kx)
2r H H sinh k(d + 2)
vertical, @ '—T*-T:"'c‘os{af-k)Ti Wms(m—kx} 0
Water particle orbital
diameters: H H coshk(d + z,) H T g \"
horizontal, A - Te“ cos (or - kx,) - T (ot — kx;) e (7) cos (o — kx;)
wvertical, s —— e“sin (or - kx,) i Msin(af—ks} 0
? 2 0 2 sinh kd v
_ H H H
Water surface elevation, 3 = sin (o1 — kx) = sin (o1 — kx) Fn sin (or - kx)
: 5 3 2
Em en(E) esm(Z) osa (%)
wave crest, E
Energy flux for each . g(H)l eT H\? [ ¢T 2xd 2%kd (H)’
unit of wave crest 0.25p, =) B 0.25p, T) (? tanh T) (l + m) 0.5p08 - (gd)™*

Key: g = 981 ms~% T = wave period; = = 3-1416; ¢ = 2-7183; H = wave height; d = water depth; ¢ = 2n/T; k = 2w/L; x,y,z = Cartesian
coordinates; subscript 0 = decpwater; p = density.

Tabelle 8.1: Formale Beschreibung von Wellen in tiefem und flachem Wasser sowie im Ubergangsbereich
(Carter, 1988)

8.1.5 Energie der Welle und Dissipation

Die Energie in einer Wasserwelle setzt sich aus zwei Anteilen zusammen: der potentiellen Energie der aus
ihrer Ruhelage ausgelenkten Teilchen und der kinetischen Energie der Teilchenbewegung. Die Energie in
der Welle ist unabhingig von der Wassertiefe. Fiir Wellen in flachem wie im tiefen Wasser gilt fiir die
Energiedichte (im Sinne von Energie pro Flidcheneinheit)

1 1
= ZogH? = = pga? . 8.30
e=g99 5290 (8.30)
In einem Wellenfeld von 1 km?-Ausdehnung mit einer Wellenhéhe von 1 m ist dann eine Energie von
ungefdhr 1.2 GJ enthalten.

Wellen, deren Geschwindigkeit von der Frequenz abhéngt, sind dispersiv. Wellen in flachem Wasser breiten
sich unabhéngig von der Frequenz mit gleicher Phasengeschwindigkeit aus, d.h. sie sind nicht dispersiv.
Bei Wellen in tiefem Wasser dagegen héngt die Phasengeschwindigkeit von der Frequenz ab, diese Wellen
sind dispersiv.

Dispersion ist relevant, wenn eine Welle durch die Uberlagerung mehrere Wellenziige unterschiedlicher
Frequenz entsteht. Bei Wellen im flachen Wasser konnen wir diese Wellenziige einfach iiberlagern und
alle Wellenziige ebenso wie ihre Einhiillende wiirden sich mit gleicher Geschwindigkeit ausbreiten. Bei
Wellen in tiefem Wasser dagegen breiten sich die Wellen unterschiedlicher Frequenz mit unterschiedlicher
Geschwindigkeit aus und die einzelnen Wellen ebenso wie die Einhiillende breiten sich alle mit unterschied-
licher Geschwindigkeit aus. Die Energie der Welle breitet sich also mit einer anderen Geschwindigkeit aus
als mit der Phasengeschwindigkeit der einzelnen Wellenziige.



KAPITEL 8. WELLEN 158

Betrachten wir dazu zwei sinusoidale Wellen mit gleicher Amplitude a aber leicht unterschiedlichen Wel-
lenléingen. An der freien Oberflache erhalten wir durch iiberlagerung der beiden Wellen fiir die Auslenkung

n=uasé€ (kv —wt)+asin(k'z —'t) . (8.31)
Unter Verwendung der Additoinstheoreme kann dies umgeschrieben werden zu

n = 2a cos |(k — k')g - (w w')%] sin {(k - k')g —(w fw')% : (8.32)

Fiir einen geringen Unterschied der Wellenléingen, d.h. fiir kleines k — &', veréndert sich der Kosinus-Term
nur langsam. Damit ergibt sich auf der freien Oberfliche eine Serie von Sinus-Wellen, deren Amplitude
langsam zwischen 0 und 2a variiert. Der Abstand zwischen zwei benachbarten Maxima oder Minima ist
27 /(k — k') und die Zeit zwischen der Passage von zwei benachbarten Wellenbergen oder -tilern betrigt

27 /(w—w'). Die Phasengeschwindigkeit der auf diese Weise neu definierten Welle auf der freien Oberfléiche
ist die Gruppengeschwindigkeit der tiberlagerten Wellen:

w—uw
_ ) 8.33
V= (8.33)
Fiir sehr kleine Differenzen erhalten wir im Grenziibergang
dw  dkc
— 8.34
YT dE T dw (8.34)

Fiir gravitative Oberflichenwellen erhalten als Gruppengeschwindigkeiten wir fiir die Grenzfille der Welle
im tiefen Wasser

1 1
Utief = 5\/5143 = 5 Ctief (8.35)

und fiir die Welle im flachen Wasser

Uflach = V/ gh = Cflach - (836)

Fiir Wellen im tiefen Wasser betragt die Gruppengeschwindigkeit nur die Hélfte der Phasengeschwindig-
keit, fiir die nicht-dispersiven Wellen im flachen Wasser dagegen sind Gruppen- und Phasengeschwindig-
keit gleich.

Die Wellenhohe ist durch die von der Welle transportierte Energie € bestimmt zu

H = 177/
Hy, = 283/
Hyy = 360-VE (8.37)

mit H als der mittleren Wellenhshe, Hy als der signifikanten Wellenhohe (s.u.) und Hig als der mittleren
Wellenhohe des obersten Zehntels der Wellen.

Von der Tatsache, dass Wellenfelder aus Wellen unterschiedlicher Frequenz bestehen, konnen Sie sich
leicht {iberzeugen, wenn Sie von einem Schiff aus versuchen, einzelne Wellenziige zu verfolgen. Diese
scheinen nach einer relatic kurzen Zeit zu verschwinden wihrend neue Wellenziige auftauchen — dieses
Phénomen beruht darauf, dass Sie keine individuellen Wellen beobachten sondern bereits die Uberlage-
rung verschiedener Wellenziige. Da die Gruppengeschwindigkeit kleiner ist als die Phasengeschwindigkeit,
bilden sich die neuen Wellenziige hinter den verschwindenden aus.

Wenn diese Wellen in flacheres Wasser gelangen, also auf den Strand zu laufen, sind Phasen und Gruppen-
geschwindigkeit gleich und das Ph&nomen der verschwindenden Wellenziige tritt nicht mehr auf — daher
kann ein Surfer auch lange Zeit auf einer Welle reiten ohne befiirchten zu miissen, dass diese verschwindet
und sich dahinter eine neue Welle aufbaut.
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Abbildung 8.5. Oberflichenwelle als iibe;}"lagerung sinusoidaler
Wellen: (a) Elementarwellen, (b) durch Uberlagerung entstan-
13 5 7 9% non denes Wellenprofil, (c) relative Energie in den einzelnen Wellen-
Component identification number komponenten Massel (1999)

8.1.6 Fetch

Abbildung 8.5 illustriert diese Uberlagerung von Wellen. Im oberen Teil der Abbildung sind sinusoidale
Wellen unterschiedlicher Frequenz, Amplitude und Phase gezeigt. Die Uberlagerung dieser Wellen ist
im mittleren Teil dargestellt. Die irreguldre Form des Wellenzuges wird deutlich; sie zeigt die typische
Variation, die sich auch in den Beobachtungen findet. Das untere Teilbild zeigt, wie sich die im Wellenfeld
enthaltene Energie auf die einzelnen Elementarwellen verteilt.

Die Grole und Form windgetriebener Wellen ist durch die folgenden Gréfien bestimmt:

o die Windgeschwindigkeit vy,
e die Strichlinge oder (Wind)Wirkungslinge, und
e die Zeit, iiber die der Wind auf die Wasserfliche einwirkt.

In einem Gewisser mit geringer Wassertiefe ist die Wellengrofle ferner durch die Wassertiefe bestimmt.
Um sich den Beitrag dieser Parameter zur rdumlichen und zeitlichen Entwicklung der Welle zu veran-
schaulichen betrachten wir zwei Punkte A und B aud der Wasseroberfliche. Diese befinden sich in einem
Abstand x4 bzw. xp vom Ufer. Der Wind blést mit konstanter Geschwindigkeit vy, senkrecht vom Ufer
weg. Im Punkt A wachsen die Wellen bis zu einer Zeit t4 an, die durch die gegebene Windwirklédnge
F4 = x4 bestimmt ist. Ist die Zeit ¢ 4 iiberschritten, so ist die Sattigung erreicht und es wir keine weitere
Energie an die Welle iibertragen. Im Punkt B, der weiter vom Ufer entfernt ist und damit eine grofiere
Windwirklénge hat, wird zu dieser Zeit weiterhin Energie an die Welle iibertragen. Diese wéchst daher
in B bis zu einer Zeit tg > t4, zu der auch dort die Séttigung erreicht wird.

Fiir Zeiten ¢ > t4 bleibt die Wellenhohe in A konstant. Sie ist dann nur bestimmt durch den Fetch F4
und die Windgeschwindigkeit vy, bzw. genauer durch eine dimensionslose Gréfie gFa/v2 .2 Fiir Zeiten

?Dieser Zusammenhang lift sich nicht mehr formal zeigen sondern ist empirisch aus Beobachtungen hergeleitet, im
wesentlichen aus Beobachtungen in der Nordsee 1968 und 1969 (Hasselmann et al., 1973). Die Frequenz des Peaks im
Leistungsdichtespektrum ist z.B. gegeben als

B g <gF>(—0.33)
wp =Tm — | = ,

vw \ V2
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t < tu ist die Wellenhohe in A dagegen bestimmt durch die Einwirkzeit ¢t und die Windgeschwindigkeit,
genauer durch die dimensionslose Grofie gt/vy,. Der Fall t > t4 wird als die Fetch-beschrinkte Phase des
Wellenwachstums bezeichnet, der Fall ¢ < t4 als die Zeit-beschrinkte Phase des Wellenwachstums.

Bisher sind wir von der zeitlichen Entwicklung ausgegangen. Entsprechend kénnen wir auch die rdumliche
Entwicklung des Wellenfeldes betrachten. Dazu betrachten wir zwei Zeitkonstanten ¢4 und ¢z. Der Wind
blést weiterhin mit konstanter Geschwindigkeit v, vom Ufer weg. Zur Zeit t4 hat die Sattigungsphase
den Punkt A im Abstand x4 vom Ufer erreicht. Innerhalb dieses Abstands entwickelt sich das Wellenfeld
nicht mehr weiter. Zur Zeit tp ist die Sittigung auch bis zum Punkt B im Abstand xp voran geschritten.
Zur Zeit t4 konnen wir daher auch sagen, dass sich das Wellenfeld im Bereich * < x4 in der Fetch-
beschrankten Phase des Wellenwachstums befindet, im Bereich > x4 dagegen in der Zeit-beschrinkten
Phase.

Die Sattigung bedeutet physikalisch, dass die vom Wind an das Wellenfeld zugefithrte Energie und die
im Wellenfeld dissipierte Energie sich genau die Waage halten. Diese Situation wird als voll-entwickelte
See bezeichnet. Grofle und Charakteristika der See dndern sich dann nicht mehr mit der Zeit; die voll-
entwickelte See ist erreicht, wenn die Phasengeschwindigkeit ungefihr 75% der Windgeschwindigkeit
betrdgt. Allerdings wird die voll-entwickelte See in der Realitdt nur selten erreicht, da der Wind selten
iiber hinreichend lange Zeit mit konstanter Windgeschwindigkeit weht: um bei einer Windgeschwindigkeit
von 50 m/s eine voll entwickelte See zu erreichen, miisste der Wind iiber eine Strecke von mehr als
2500 km iiber eine Dauer von 3 Tagen wehen. Die Eigenschaften der voll-entwickelten See werden auch
in der Beaufort-Skala der Windgeschwindigkeiten angegeben, vgl. Tabell 8.2.

Selbst wenn die See an einem vollig windstillen Tag sehr ruhig erscheint, ist die Oberfliche nicht unbe-
wegt. Meistens konnen Wellen mit sehr langen Wellenldngen und kleinen Amplituden, hiufig nur einige
Zentimeter, beobachtet werden. Diese Wellen werden als Schwell bezeichnet. Es sind Wellen, die an an-
deren Orten erzeugt wurden und sich von ihrem Ursprung ausgebreitet haben — man beobachtet also
die Uberbleibsel eines Wellenfeldes, dessen Wind man nicht sieht, da das Wellenfeld an anderer Stel-
le erzeugt wurde. Wellen im Schwell sind erstaunlich konservativ — sie konnen sich ohne nennenswerte
Abschwichung iiber grofle Entfernungen ausbreiten. Es wurden Wellen beobachtet, die 6stlich von Au-
stralien erzeugt wurden und sich durch den gesamten Pazifik bis Kalifornien ausgebreitet haben. Schwell
hat kaum Einflu} auf die Grofle und Entwicklung lokal erzeugter Wellen. Schwell-Wellen scheinen die
Wind-erzeugten Wellen ohne Wechselwirkung zu durchdringen (Massel, 1996).

8.1.7 Wellenspektrum und voll entwickelter Seegang

Reale Wellen haben selten eine sinusoidale Form. Stattdessen beobachtet man Welle, die relativ schar-
fe Peaks oder nur schwach gewolbte Riicken haben, die steile Flanken haben kénnen, die sich brechen
und die Wellen sich in unterschiedliche Richtungen ausbreiten. Dennoch kann die Kombination sinu-
soidaler Welle verschiedener Frequenz, Amplitude und Phase viele der beobachteten Eigenschaften des
Seegangs beschreiben.? Dabei bleiben die einzelnen Wellen erhalten: sie iiberlagern sich, wechselwirken
jedoch nicht mit einander. Daher bewegt sich jeder dieser Wellenziige mit seiner eigenen Phasen- und
Gruppengeschwindigkeit.

das Spektrum ist gegeben durch
2 5 —4
S(w):ag— exp |—— (ﬁ> 3.3%
wd 4 \wp

— 2 .
§ = exp |:(wwp):| mit o, = {007 fiir w < wp

mit
20(27%27 0.09 fiir w > wp
und
gF —0.22
a = 0.076 <—> .

Vw

3Dieses Phinomen kennen wir anschaulich aus der Akustik: die von verschiedenen Instrumenten erzeugten komplexen
Schallwellen kénnen durch Fourier-Analyse in eine Grundschwindgung und iiberlagerte Oberschwingungen zerlegt werden.
Dieser Zusammenhang wird auch im Synthesizer ausgenutzt: die Uberlagerung verschiedener Sinus-Schwingungen erzeugt
eine Schwingung, die der eines realen Instruments nahe kommt. Im Gegensatz zum frithen Synthi-Pop ist es heute fiir ein
untrainiertes Ohr nicht mehr erkennbar, ob Téne von einem realen Instrument oder einem Synthi stammen.
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B | Name v [kn] | v [m/s] See H [m]

0 Stille <1 < 0.2 Spiegelglatte See 0

1 Leiser Zug 1-3 0.3-1.5 kleine, schuppenférmig aussehende Krauselwellen ohne | 0.1-0.2
Schaumkadmme

2 leichte Brise 4-6 1.6-3.3 kleine Wellen, kurz, aber ausgeprigter. Kdmme sehen | 0.3-0.5

glasig aus und brechen sich nicht.

3 schwache Brise 7-10 3.4-5.4 Kadmme beginnen zu brechen; Schaum glasig, ganz | 0.6-1.0
vereinzelt kleine weifle Schaumkopfe.

4 méfige Brise 11-16 | 5.5-7.9 Wellen noch klein, werden lénger. Weile Schaumkdopfe | 1.5
schon ziemlich verbreitet.

5 frische Brise 17-21 | 8.0-10.7 MiBige Wellen ausgeprigter langer Form. Uberall | 2.0
weile Schaumkidmme. Vereinzelt Gischt.

6 starker Wind 22-27 | 10.8-13.8 | Bildung groler Wellen beginnt. Kdmme brechen, hin- | 3.5
terlassen groflere weifle Schaumfléchen; etwas Gischt.

7 steifer Wind 28-33 | 13.9-17.1 | See tiirmt sich; beim Brechen entstehender Schaum | 5.0
beginnt sich in Streifen in Wellenrichtung zu legen.

8 stiirmischer Wind 34-40 | 17.2-20.7 | méaBig hohe Wellenberge, Kdmme von betréchtlicher | 7.5
Lénge, von deren Kanten beginnt Gischt abzuwehen.
Schaum legt sich in gut ausgeprédgten Streifen in

Windrichtung.

9 Sturm 41-47 | 20.8-24.4 | hohe Wellenberge; dichte Schaumstreifen in Wind- | 9.5
richtung; Rollen der See beginnt. Gischt kann Sicht
beeintrachtigen.

10 | schwerer Sturm 48-55 | 24.5-28.5 | sehr hohe Wellenberge, lange iiberbrechende Kédmme, | 12

See weifl. Rollen der See schwer und Stoflartig. Sicht
durch Gischt beeintrichtigt.

11 | orkanartiger Sturm | 56-64 | 28.5-32.7 | auBergewOhnlich hohe Wellen; Kanten der Wel- | 15
lenk&dmme zu Gischt zerblasen. Sicht herabgesetzt.

12 | Orkan > 64 > 32.7 Luft mit Schaum und Gischt angefiillt. See vollstindig | > 15
weif}. Sicht stark reduziert.

Tabelle 8.2: Beaufort-Skala

8.1.8 Wesentliche Parameter zur Beschreibung wind-erzeugter Wellen

Da sich der Seegang nicht durch eine einzelne sinusoidale Welle beschreiben lisst sondern durch die
Uberlagerung einer Vielzahl von Wellen entsteht, ist seine Beschreibung nicht ganz so einfach wie bei
der Herleitung der Oberflaichenwelle impliziert. Was wir beobachten ist stattdessen die {iberlagerung
vieler Wellen. Daher miissen wir fiir einige einfache Parameter einer Welle Ersatzgrofien finden, die die
Charakterisierung des Wellenfeldes erlauben.

Bei einer sinusoidalen Welle ist die Schwingungsdauer T' als der Abstand zwischen zwei benachbarten
Wellenbergen definiert. Bei der Uberlagerung vieler Wellen erhalten wir jedoch ein eher zufiilliges Mu-
ster, vgl. Abb. 8.6. Konventionell wird dabei die Schwingungsdauer definiert als der zeitliche Abstand
zwischen zwei auf einander folgenden aufwiérts gerichteten Bewegungen der Seeoberfliche durch das mitt-
lere Meeresniveau hindurch. Diese Zeiten sind in Abb. 8.6 durch Punkte markiert. Die dazu gehérenden
Schwingungsdauern 7; sind markiert, ebenso die Wellenhéhen H; im jeweiligen Zeitintervall. Beachten
Sie, dass die Wellenhohe stark davon abhéngt, ob man das Wellental vor oder hinter dem Wellenberg
als Bezug nimmt. In Abb. 8.6 ist die Wellenhohe als ‘zero-up’-Wellenhohe definiert (entsprechend der
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Abbildung 8.6. Typisches Beispiel fiir die Variation der Ozeano-
berfliche mit der Zeit an einem festen Ort

Definition der Schwingungsdauer), d.h. in diesem Fall folgt das Wellental dem Wellenberg. Die Definition
ist willkiirlich, Massel (1996) gibt weitere Definitionen.

Eine wichtige Grofie zur Charakterisierung des Wellenfeldes ist die mittlere Wellenhohe H, die als das
arithmetische Mittel der Wellenhohen definiert ist:

H= ~ Z H; . (8.38)

Die mittlere Wellenhohe wird normalerweise aus einem 20 min Datensatz konstruiert, d.h. es werden
gewOhnlich mehr als N = 100 Wellen ausgewertet. Fiir den Ozeanographen und den Ingenieur ist haufig
die signifikante Wellenhohe Hs (Sverdrup und Munk, 1947) von groBerer Bedeutung. Diese ist definiert
als der Mittelwert des oberen drittels der Wellenhohen. Dieser Wert liegt dicht an der vom menschlichen
Beobachter abgeschitzten mittleren Wellenhohe.* Im tiefen Wasser besteht ein einfacher Zusammenhang
zwischen der mittleren Wellenhche und der signifikanten:

H,=16-H. (8.39)

AuBlerdem ist es sinnvoll, auch die maximale Wellenhohe Hy,.x bei der Beschreibung des Wellenfeldes zu
beriicksichtigen, da diese Hohe z.B. bei der Auslegung von Bohrinseln, Piers, Molen, Buhnen und anderen
Kiistenbauwerken als Maflstab beriicksichtigt werden muss.

Analog zur mittleren Wellenhthe lisst sich eine mittlere Wellenperiode einfiihren:

_ 1 X
T:N;Ti. (8.40)

In Abb. 8.6 fillt auf, dass Wellen gewisser Schwingungsdauern groflere Wellenhéhen aufweisen kénnen
als andere. Daher wird das Wellenfeld auch durch ein Frequenzspektrum S(w) charakterisiert, in dem
jedem Frequenzbereich die mit den Wellen in diesem Bereich verbundene Energie zugeordnet wird. Die
Fliache unter diesem Spektrum ist dann ein Maf fiir die Energiedichte (wieder als Energie pro Fliche)
des Wellenfeldes:

e = /S(w)dw. (8.41)

Die an die Welle iibertragene Energie hiingt von zwei Faktoren ab: (a) der Geschwindigkeit des Windes,
die die in der Atmosphire zum Ubertrag an die Welle zur Verfiigung stehende Energie bestimmt, und
(b) der Windwirkldnge oder Streichlinge (Fetch), die ein Ma$ fiir die Strecke gibt, entlang der Energie
iibertragen wurde.® Mit zunehmender Windgeschwindigkeit verschiebt sich die Peakfrequenz des Ener-
giedichtespektrums zu geringeren Frequenzen und die gesamte Energiedichte des Wellenfeldes, also das
Integral iiber S(w) wird grofler, vgl. Abb. 8.7.

4Daher ist dieser Wert fiir Anwendungen gut geeignet — Beobachter auf Schiffen bewerten die grofien Wellen und ‘iiber-
sehen’ die kleinen. Aulerdem erméglicht er eine Anpassung alter ‘optischer’ Abschitzungen an moderne Aufzeichnungen
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Beobachtet man Wellen in der freien See (oder zumindest in einigem Abstand von der Kiiste), so fillt ihre
Multidirektionalitat auf: die Wellen breiten sich in verschiedene Richtungen aus, es entsteht der Eindruck
einer chaotischen See. Betrachten wir dazu eine lange Kiistenlinie mit einem senkrecht zur Kiiste auf
das Wasser gerichteten Wind. Die Bewegung von Wasser und Wellen ist dann bestimmt durch (a) die
Kontinuitéitsgleichung des Wassers, (b) die primére Wechselwirkung zwischen Wind und Wellen, und (c)
die Wechselwirkung von Wellen unter einander. Als Ergebnis breiten sich die Wellen nicht nur in die
Richtung aus, in die der Wind weht, sondern in den vollen Halbkreis von £90° um diese Windrichtung.
Allerdings ist die von den Wellen transportierte Energie in diesem Halbraum nicht gleichméfig verteilt:
der Grofiteil der Wellenenergie wird senkrecht zur Kiiste, d.h. in Richtung des Windes transportiert.
Dagegen ist der kiistenparallele Transport nahezu vernachléssigbar, vgl. Abb. 8.8. Massel (1996) gibt
eine einfache Abschétzung fiir die Richtungsverteilung D(theta) der Wellenenergie:

D(9) = 2 cos? 0 . (8.42)
71'

Diese Abschiitzung ist vielleicht keine optimale Anpassung, sie ist aber zumindest formal sinnvoll insofern,

von Wellenhéhen.

5Die Argumentation ist nicht ganz sauber; eigentlich wiirden wir fiir den Gesamtenergieiibertrag die Leistung multi-
pliziert mit der Zeit bendtigen: W = P - t. Die Leistung bzw. Leistungsdichte im Windfeld geht mit v3: ein v? kommt
aus der kinetischen Energie eines Luftmolekiils, das dritte v kommt aus der Zahl n der Luftmolekiile, die pro Zeit mit der
Wasseroberfliche wechselwirken kénnen: n = oV/At = pAv, vgl. Abschn. 4.5. Damit erhalten wir fiir die Leistung P simuv®.
Die Zeit, die der Wind auf die Wasseroberfliche einwirkt und damit Energie iibertrigt, ist durch die Windwirkldnge F' und
die Windgeschwindigkeit v bestimmt: t = F//v. Dann ist die iibertragene Energie W = P -t ~ v3 - F/v = v? - F, d.h. der
Energieiibertrage ergibt sich aus der kinetischen Energie multipliziert mit der Streichldnge.



KAPITEL 8. WELLEN 164

Ausbreitungsrichtung

Abbildung 8.9. Jeffreys Sheltering
Luftstromung oberhalb einer Welle und Bewegung der
Welle (Jeffreys sheltering) als Modell zur Erzeugung einer

Welle
als dass das Integral {iber die Verteilung 1 ist:
/2
2 2
—cos“0dfd=1. (8.43)
7r
—m/2

8.1.9 Entstehung einer Welle

Die treibende Kraft fiir Wellenbildung ist der iiber die Wasserfliche wehende Wind und der Impuls-
ausstausch zwischen Wasser und Wind, d.h. die Reibung in der Grenzflache zwischen beiden. Betrachten
wir dazu einen anfangs spiegelglatten Ozean. Jetzt setzt Wind ein, der sich bis auf Sturmstérke steigert
und mit dieser Stéirke {iber einen lingeren Zeitraum anhilt. Bevor die Windstéirke nicht ungeféhr 1 m/s
iiberschreitet, bilden sich keine merklichen Wellen auf dem Wasser; erst danach bilden sich schmale,
steile Wellen (Rippel). Erst wenn der Wind Sturmstérke erreicht, wachsen diese Wellen in Hohe und
Wellenlénge bis sie eine Geschwindigkeit erreichen, die ungefdhr einem Drittel der Windgeschwindigkeit
entspricht. Danach hilt das Wellenwachstum in Grofle, Wellenlédnge und Geschwindigkeit zwar noch an,
aber mit immer kleiner werdender Wachstumsrate.

Auf den ersten Blick wiirde man erwarten, dass die Geschwindigkeit der Welle bis zur Geschwindigkeit
des Windes anwachsen kann. In der Realitét ist Wellenwachstum jedoch frither beendet. Das liegt daran,
dass ein Teil der vom Wind auf den Ozean iibertragenen Energie nicht in Wellen sondern in Oberflichen-
stromungen umgewandelt wird, ein anderer Teil als Reibungswérme verloren geht, und ferner zu grofle
Wellen einen Teil ihrer Energie dadurch verlieren, dass sie sich brechen, da ihre Spitze vom Wind schnel-
ler vorangetrieben wird als sie selbst. Dabei wird Wasser in Form von Gischt vorwértsgetrieben, wobei
ein Teil der Wellenenergie in die vorwiirtsgerichtete Energie der Gischt umgewandelt wird, die ihrerseits
wieder zur Oberflichenstromung beitréagt. Wellenwachstum ist daher begrenzt

Dies wurde 1925 von Jeffreys in einem einfachen Modell beschrieben, vgl. Abbildung 8.9: an der Meeres-
oberfliche wird der Grofiteil der vom Wind auf den Ozean {ibertragenen Energie in Wellen umgewandelt.
Dabei entstehen Wellenberge und Wellentéler, die ihrerseits die Luftstromung beeinflussen und damit
Druckunterschiede erzeugen. Auf der Riickseite der Welle (dem Wind zugewandte Seite) bildet sich ein
hoherer Druck aus als auf der Frontseite, da diese durch die Welle selbst vor dem Wind geschiitzt ist.
Dadurch bilden sich Luftwirbel, die jedoch nicht in der Lage sind, den Druckunterschied vollstindig
auszugleichen. Bereiche mit hoherem und niedrigerem Druck, durch 4+ und - gekennzeichnet, sind wei-
terhin vorhanden. Diese Druckdifferenz treibt die Welle vorwérts. Nimmt die Wellengeschwindigkeit zu,
so verringert sich die Druckdifferenz, d.h. die vorwérts treibende Kraft wird geringer und die Welle
wird durch Reibung gebremst. Damit erhoht sich aber die Geschwindigkeitsdifferenz zwischen Welle und
Wind, also auch die Druckdifferenz zwischen Vorder- und Riickseite der Welle, so dass sich wieder eine
beschleunigende Kraft auf die Welle ergibt. Diese Beschreibungsweise hat zwei Voraussetzungen: (a) die
Windgeschwindigkeit iibersteigt die Geschwindigkeit der Welle und (b) die Wellen muss steil genug sein
(Verhéltnis zwischen Hohe H und Wellenlénge A), um den abschirmenden Effekt im Wellentrog und damit
die Ausbildung des Wirbels zu erklidren. Empirisch zeigt sich, dass der abschirmende Effekt dann maxi-
mal ist, wenn die Wellengeschwindigkeit ungefdhr ein Drittel der Windgeschwindigkeit betriagt. Im freien
Ozean sind die Wellen auch hinreichend steil mit einem Verhéltnis H/A zwischen 0.03 und 0.06. Mit zu-
nehmender Windgeschwindigkeit tendieren diese Wellen dazu, steiler zu werden, so dass der abschirmende
Effekt erhalten bleibt.
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8.1.10 Seiches

Seiches sind stehende Wellen, die sich in (mehr oder weniger) abgeschlossenen Wasserkorpern wie Seen,
Buchten, Héfen oder der Ostsee ausbilden kénnen — oder natiirlich in der Badewanne. Als stehende Wel-
len kann man sich Seiches als die Uberlagerung zweier in entgegen gesetzter Richtung laufender Wellen
vorstellen. Seiches sind langwellige Phdnomene, in vielen Wasserkorpern bildet sich ein Schwingungskno-
ten in der Mitte des Wasserkorpers aus wéhrend sich das Wasser an den Réndern im Schwingungsbauch
auf und ab bewegt. In diesem Fall betriagt die Wellenldnge das Doppelte der Wasserkorpergrofle.

In der Badewanne lédsst sich eine Seiche durch die hin- und her-Bewegung der Hand in einem geometrisch
einfachen Wasservolumen erzeugen. In der Natur sind sowohl die Anregungsmechanismen als auch die
Geometrien komplizierter. Ensprechend bilden sich Seiches in unterschiedlichster Form aus. Als Anre-
gungsmechanismen werden diskutiert

e die Passage von atmosphirischen Druckgebilden (also Tief- oder Hochdruckgebiete),

e der Einfluss von Sturmboen auf die Wasseroberfliache,

e die Freisetzung von Wasser an einem lee-seitigen Ufer, das sich dort durch starken Sturm angesam-
melt hat,

e seismische Oszillationen der Erde in Folge von Erdbeben.

Die entscheidenden Anregungsmechanismen sind demnach meteorologische. Nach seiner Anregung durch
die meteorologische Storung stromt das Wasser im Becken vor und zuriick bis seine Oszillation durch
Reibung gedédmpft wird. Der Hauptkorper des Wassers oszilliert dabei mit einer dem Becken angepafiten
Periode. Diese Ostzillation kann longitidinal und lateral mit unterschiedlichen Frequenzen erfolgen. Wasser
in einer Bucht oder einem Hafen kann dabei mit seiner eigenen charakteristischen Frequenz schwingen.

Die sich ergebenden Wellen kénnen unimodal (ein Knoten zwischen zwei Schwingungsbiduchen) oder
multimodal sein. Fiir ein rechteckiges Wasserbecken mit konstanter Tiefe h und Lénge [ ist die Schwin-
gungsdauer der Seiches durch die Merian-Formel gegeben:

21
T, =—— 8.44
nv/gh ( )

mit n als der Zahl der Noden innerhalb des Beckens. Fiir eine unimodale Welle erhalten wir dann
21

Ti= . (8.45)

Die zugehorige Wellenlénge ist dann

)\1 = \/gth =2[. (846)

Entsprechend ergibt sich fiir eine bimodale Seiche
Tho=— und Ay=1. (8.47)

Auch wenn die Merian-Formle nur fiir rechteckige Becken gilt, liefert sie fiir natiirliche Wasserkorper
h#ufig brauchbare Anniherungen. So ergibt sich aus der Merian-Formel fiir die Schwingungsdauer des
Baikal-Sees ein Wert von 292 min, wéihrend die Beobachtungen einen Wert von 278.2 min liefern, d.h.
eine Abweichung von weniger als 10%.

Seiches in Wasserkorpern, die auf einer Seite gegen einen grofleren Wasserkorper offen sind (Buchten,
teilweise Héfen), kénnen ebenfalls durch die Merian-Formel beschrieben werden, wobei sich jetzt jedoch
am Ubergang zum groBen Wasserkorper ein Schwingungsknoten ausbilden muss, d.h. die obige Formle
ist nur firn =14+ % verwendbar.

8.2 Kapillarwellen

Kapillarwellen sind die kleinsten Wellen, ganz am Anfang der Entstehungsgeschwichte einer Welle. Die
antreibende Kraft ist wider der Wind, die Wellenldngen und -hohen sind jedoch sehr gering. Ein typisches



KAPITEL 8. WELLEN 166

Beispiel fiir Kapillarwellen sind die klinen Wellen, die sich bilden, wenn Wind iiber eine Pfiitze oder einen
See streicht. Kapillarwellen unterscheiden sich von den bisher diskutierten Oberflichenwellen also nicht
durch den Antriebsmechanismus sondern durch die riicktreibende Kraft: wihrend in den gravitativen
Oberflachenwellen die Gravitationskraft die riicktreibende Kraft ist, ist in den Kapillarwellen dagegen die
Oberflichenspannung. Diese ist jedoch nut fiir geometrisch hinreichend kleine Abmessungen (ein Luft-
Wasser-interface in der Gréfienordnung von Zentimetern) merkbar, bei gréfieren riumlichen Dimensionen
iiberwiegt die Gravitation die Oberflichenspannung bei weitem.

Fiir Wellenléngen kleiner als 5 cm muss Glg. 8.25 erweitert werden zu

2 9 K
ctlef*k,+g

(8.48)
mit ¢ als der Oberflichenspannung. Diese Gleichung beschreibt beides, Kapillarwellen ebenso wie gravita-
tive Oberflichenwellen. Man erkennt, dass Kapillarwellen sich von den gravitativen Wellen unterscheiden.
So breiten sich Kapillarwellen mit um so grolerer geshcwindigkeit aus, je kiirzer ihre Wellenlénge ist — bei
den gravitativen Wellen nimmt die Ausbreitungsgeschwindigkeit dagegen mit der Wellenlénge zu. Beide
Formen der Oberflichenwelle sind dissipativ, allerdings ist bei den Kapillarwellen die Gruppengeschwin-
digkeit grofler als die Phasengeschwindigkeit — bei den gravitativen Wellen ist es genau umgekehrt. Daher
erscheint es so, als wiirden sich an der Front der fortschreitenden Kapillarwelle fortwédhrend neue Wellen
bilden wéhrend die an der Riickfront verschwinden. Die minimale Wellengeschwindigkeit aus Glg. 8.48
ergibt sich fiir eine Geschwindigkeit von 0.22 m/s und eine Wellenlidnge von 1.7 cm. mit zunehmender
Wellenléinge nimmt dann auch die Phasengeschwindigkeit zu und die Welle hat immer mehr den Cha-
rakter einer gravitativen Oberflichenwelle. Ab einer Wellenléinge von 5-10 ¢m kann der Term mit der
Oberflichenspannung vernachléssigt werden und die Welle wird durch eine gravitative Welle hinreichend
gut beschrieben. Die Wellen im Bereich zwischen dem Minimum bei 1.7 ¢cm und den 5-10 cm werden als
Kapillar-Gravitationswellen bezeichnet.

Wiéhrend sich Kapillarwellen auf einer Pfiitze leicht beobachten lassen, scheinen sie im Ozean abwe-
send. Dies ist jedoch eine Tduschung: auch den gréfleren und offensichtlicheren gravitativen Wellen sind
Kapillarwellen iiberlagert, die der Wasseroberfliche ihre typische Texttur geben — der Ozean zeigt nie
eine spiegelglatte, mit den Gravitationswellen auf und ab wogende Oberflache sondern eine eher runzlige
Textur, die sich durch die tiberlagerten Kapillarwellen und Kapillar-Gravitationswellen ergibt.

Sehr glatte Bereiche im wogenden Ozean, in denen die Kapillarwellen fehlen, entstehen manchmal durch
Windschutz auf der dem wind abgewandten Seite der Welle. Haufiger sind sie jedoch ein Hinweis auf
Verschmutzungen durch Ol oder andere Substanzen, die die Oberflichenspannung herab setzen und so
fiir eine schnellere Dissipation der Wellenenergie sorgen.

8.3 Tsunamis

Tsunamis werden durch Seebeben ausgelost. Wie in Abschn. 2.1.3 diskutiert, kann ein Seebeben durch
Anheben der lokalen Meeresoberfliche einen horizontalen Druckgradienten auslosen und damit einen
Wellenberg oder einen kurzen Wellenzug {iber die Ozeanoberfliche senden. Da sich diese Prozesse im
tiefen Wasser abspielen, ist Reibung am Boden zu vernachlissigen. Die innere Reibung ist ebenfalls
vernachléssighar, so dass wir die Welle als Oberflichenwelle beschreiben kénnen.

Unter diesen idealen Voraussetzungen breitet sich der Wellenberg bzw. Wellenzug ungestért und unter
Wahrung seiner Form iiber Tausende von Kilometern iiber die Wasseroberfliche aus. Selbst Wellen mit
grofler Wellenhche werden dabei aufgrund der langen Wellenléingen kaum wahr genommen und kénnen
unbemerkt unter einem Schiff hinweg gleiten.

Die Formstabilitdt dieser Wellen ist eine bemerkenswerte Eigenschaft, da bei einer Ausbreitung iiber
Tausende von Kilometern die Vernachléssigung der inneren Reibung problematischer ist als bei einer eher
lokalen Welle. Diese 'Konstanz’ ist das Merkmal eines speziellen Wellentyps, der als Soliton bezeichnet
wird.
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Abbildung 8.10. a) Wasserwellen laufen in
u(x) t ulxt) t u(x,y) t flachem Wasser aufgrund der Dispersion aus-
einander. (b) Nicht-lineare Effekte erzeugen
ein Aufsteilen der fiihrenden Flanke der Wel-
le. (¢) Wenn sich Dispersion und nicht-lineare
Effekte genau die Waage halten, entsteht ein
% ¥ x Soliton (Nettel, 1992)

8.3.1 Solitonen

Solitonen sind langlebige Wellen, die nicht dissipieren und ihre Form beibehalten. In vielen Aspekten
verhalten sich Solitonen eher wie Teilchen als wie Wellen.

Die erste schriftlich iiberliefert Beschreibung eines Solitons stammt von J.S. Russel (Russell, 1844): Ich
beobachtete die Bewegung eines Schiffes, das von zwei Pferden durch schnell durch einen engen Kanal
gezogen wurde. Das Schiff stoppte plotzlich, nicht jedoch die Masse des Wassers, die es in Bewegung
gesetzt hatte. Diese sammelte sich am Bug des Schiffes in einem Zustand lebhaftester Bewegung, lief$ ihn
dann plétzlich hinter sich, rollte vorwdrts mit groffer Geschwindigkeit , wobei sie die Form einer grofen
einzelnen Erhebung annahm, eines abgerundeten, glatten und wohldefinierten Wasserbuckels, der seinen
Weg fortsetzte durch den Kanal, anscheinend ohne Anderung der Form oder der Geschwindigkeit. Ich
folgte ithr zu Pferde und iiberholte sie, wobei sie immer noch vorwdrts rollte mit einer Geschwindigkeit
von etwa acht oder neun Meilen pro Stunde und ihre urspringliche Gestalt von etwa 30 FufS Linge und
anderthalb Fuf$ Héohe beibehielt. Die Hohe nahm allmdhlich ab und nach einer Jagd von ein oder zwei
Meilen verlor ich sie in den Windungen des Kanals.

Wiihrend ihrer Ausbreitung verhalten sich Solitonen also eher wie Teilchen als wie gewdhnliche Wellen.
Sie entstehen aus einem Zusammenspiel von Dispersion und Nichtlinearitdt. Betrachten wir dazu das
in Abb. 8.10 dargestellte Beispiel zur Entstehung eines Solitons in Wasser. In Teil (a) der Abbildung
ist ein zerflieBendes Wellenpaket gezeigt, z.B. eine Wasserwelle in tiefem Wasser (d.h. die Wassertiefe
muss mindestens gleiche der Wellenliinge sein). Aufgrund der Dispersion bewegen sich die einzelnen
Wellenkomponenten mit unterschiedlicher Phasengeschwindigkeit und der Wellenberg zerflief3t. In flachem
Wasser, z.B. bei Auflaufen auf den Strand, ist die Situation anders (Teil (b) der Abbildung): die vordere
Flanke der Welle wird gebremst wihrend die hinteren Teile noch relativ ungestort weiter laufen. Damit
steilt sich die Welle auf. Diese Aufsteilung kann so weit gehen, dass die Welle sich iiberschligt. In Teil
(¢) der Abbildung herrscht ein Gleichgewicht aus beiden Effekten (z.B. in einem Kanal mit einer Tiefe
in der Gréflenordnung der Wellenléinge): das ZerflieBen aufgrund der Dispersion wird gerade kompensiert
durch das Aufsteilen der Welle aufgrund der nichtlinearen Effekte und es bildet sich ein stabiles Soliton
aus, das sich entlang des Kanals unter Beibehaltung seiner Form ausbreitet, vgl. die Beschreibung von
Russell.

Mathematisch wird ein Soliton durch eine nichtlineare partielle Differentialgleichung beschrieben, die
auer der Dispersionsrelation noch ein nichtlineares Glied enthélt. Die erste Beschreibung erfolgte 1895
durch Korteweg und de Vries in der nach ihnen benannten Korteweg—de Vries Gleichung:

Ov ov v

Der zweite Term der Gleichung beschreibt die konvektiven/advektiven Effekte u-Vu, die ein Aufsteilende
der Welle bewirken, der dritte Term ergibt sich aus der Dispersion. Diese Gleichung erlaubt eine relativ
genaue Beschreibung von recht langwelligen Wasserwellen und auch von den von Russell beschriebenen
solitdren Wellen in flachen Kanélen. Fiir eine Anwednung der Korteweg—de Vries Gleichung sei auf Nettel
(1992) verwiesen. Eine Einfiihrung in die Behandlung der entstehenden nicht-linearen Differentialglei-
chungen mit Hilfe der Inversen Streumethode zusammen mit Beispielen fiir Solitonen in vielen Bereichen
der Physik geben Meinel et al. (1991).

Die wesentlichen Merkmale von Solitonen lassen sich zusammenfassen als

e Solitonen entstehen aus dem Zusammenspeil von Nichtlinearitdt und Dispersion.
e Solitonen sind raumlich lokalisiert.
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e Solitonen breiten sich mit (im allgemeinen von der Wellenform abhiingiger) konstanter Geschwin-
digkeit aus, und
e Solitonen sind stabil gegeniiber Stéf8en untereinander.

8.3.2 Aufsteilen im Flachwasser

Der zerstorerische Aspekt des Tsuanmis entsteht erst, wenn der Wellenzug in flaches Wasser gelangt. Hier
gelten die gleichen Kriterien fiir das Aufsteilen wie bei einer normalen Welle, die auf den Strand lduft.

Typische Parameter eines Tsunamis sind Wellenldngen im Bereich von Hunderten von Kilometern bei
Wellenhohen im Bereich von 1 m.% Tsunamis entstehen im freien Ozean, so dass sich auf Grund der groien
Wassertiefe wegen ¢ = v/gh sehr hohe Ausbreitungsgeschwindigkeiten ergeben, die 700 km/h oder 20 m/s
iiberschreiten konnen. Beim Auflaufen in flacheres Wasser bleibt der Energiefluss in der Welle konstant,
allerdings verringert sich die Geschwindigkeit deutlich. Daher steilt sich die Welle auf, Wellenhthe von
iiber 30 m im Kiistenbereich wurden beobachtet. Entsprechend kann sich ein Tsunami bei einem flachen
Landprofil iiber etliche Kilometer in das Hinterland ausbreiten.

Der Hauptentstehungsort von Tsunamis ist der Pazifik, da sich dort die notwendige Kombination von
Erdbeben (als Wellenausloser) und hinreichend tiefem Wasser (zur Erreichung der hohen Wellengeschwin-
digkeiten) ergibt.

Aufgrund der grofien Gefihrdung kiistennaher Bereiche hat sich im Pazifik ein Warnsystem fiir Tsunamis
etabliert. Trotz der Erfolge dieses Systems muss man sich dariiber im Klaren sein, dass das Warnsystem
nur sehr kurzfristig warnen kann: Warnzeiten von 1 h setzen voraus, dass sich das Seebeben in einem
Abstand von mindestens 750 km von der zu warnenden Kiistenregion ereigniet hat, selbst fiir die kurze
Warnzeit von 10 min ist noch ein Abstand von iiber 100 km erforderlich.

8.4 Schwerewellen oder interne Wellen

Bisher haben wir nur Wellen betrachtet, die sich an der Oberfliche eines Ozeans bilden. Auflerdem
sind wir stets von einem honogenen Ozean ausgegangen. In Abschn. 2.4.5 haben wir jedoch bereits im
Zusammenhang mit der Stabilitét von Schichtungen auf die Moglichkeit hingewiesen, dass sich bei einer
stabilen Schichtung eine Oszillation ausbilden kann und damit eine Welle. Andererseits haben wir jedoch
auch fest gestellt, dass sich viele Prozesse im Ozean durch einen kleinen Druck- oder Dichtegradienten
treiben lassen. Daher wollen wir jetzt die Annahme einer konstanten Dichte fallen lassen.

8.4.1 Reduzierte Gravitation

Die Thermokline haben wir als die Grenzfldche kennen gelernt, die zwei Bereiche des Ozeans mit unter-
schiedlicher Dichte trennt. Durch eine Stérung kénnen auch an der Thermokline Wellen angeregt werden,
die sich entlang dieser Grenzfliche ausbreiten. Allerdings ist die Ausbreitungsgeschwindigkeit wesentlich
geringer als wir es fiir vergleichbare Wellen an der Oberfliche beobachten kénnen. Diese Wellen kénnen
wir mit den auch bei den gravitativen Oberflichenwellen verwendeten Gleichungen beschreiben, die ge-
ringere Ausbreitungsgeschwindigkeit erklirt sich aus einer reduzierten Gravitation g*, die statt g in den
Gleichungen zu verwenden ist:
02 — 01

* _ 8.50
g =9=_ (8.50)

mit g; als der Dichte oberhalb und g als der Dichte unterhalb der Thermokline. Der Quotient (02— 01)/02
ist fiir normale Bedingungen im Ozean in der Gréfenordnung von 0.001 bis 0.003, d.h. die fiir eine gravita-
tive Welle erforderliche riickstellende Kraft ist deutlich reduziert. Damit sind auch alle Beshcleunigungen
reduziert und die Bewegung ist entsprechend verlangsamt.”

6Daher wird die Welle auf freier See auch nicht bemerkt sondern geht einfach unter einem Schiff durch.
"Das ganze gab es mal als ein ‘Spielzeug’: ein kleiner Wassertank mit zwei Fliissigkeiten unterscheidlicher Dichte, in dem
sich durch Neigung Wellen erzeugen liessen, die sich gleichsam in Zeitlupe ausbreiten.
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8.4.2 2-Schicht Ozean

Als einfaches formales Beispiel betrachten wir einen aus zwei Schichten der Dichten ¢; und g2 mit den
Hohen hy und hs bestehenden Ozean. Die allgemeine Losung fiir Wellen entlang der Grenzfliche ergibt
sich analog zu der Oberflichenwelle zu

2 02 — 01 q
- ) 8.51
¢ 02 coth kho + 01 coth khy (k) ( )

Diese Gleichung ist eine verallgemeinerte Form von (8.21); letztere ergibt sich fiir den Fall p; < 0.

Fiir den Fall, dass hy sehr viel kleiner ist als ho, d.h. wir nur eine relativ geringe Deckschicht iier der
unteren Schicht haben, kénnen wir den zweiten Term im Nenner von (8.51) vernachlissigen und erhalten
die Gleichung

*

e = % tanh khs | (8.52)

dir mit Ausnahme der reduzierten Gravitation mit (8.21) iibereinstimmt. Fiir flaches Wasser reduziert
sich diese Gleichung auf

Cflach — g*hg s (8.53)

d.h. wir erhalten die Gleichung fiir Wellen in flachem Wasser jedoch mit der reduzierten Gravitation.
Allerdings ergibt sich auf Grund der reduzierten Gravitation auch eine deutlich reduzierte Ausbreitungs-
geschwindigkeit: die Geschwindigkeit der internen Welle betrigt liegt nur im Bereich von Prozent der der
Oberflichenwelle.

Die Amplituden interner Wellen kénnen mit einigen zehn Metern die von Oberflichenwellen weit iibertref-
fen. Dennoch ist die in der Welle enthaltene Energiedichte gering, da auch hier die reduzierte Gravitation
beriicksichtigt werden muss:

1
€= §Qg*a2 . (8.54)

8.4.3 Der reale Ozean

Im realen Ozean beobachten wir eine kontinuierliche Schichtung, d.h. interne Wellen koénnen sich ir-
gendwo in diesem Wasserkorper ausbilden. Die kiirzesten Wellenlédngen sind dabei durch die bereits im
Zusammenhang mit der Stabilitdt diskutierte Brunt—Vaisild-Frequenz bestimmt: Wellen kénnen zwar
langsamer oszillieren nicht jedoch schneller. Daher haben interne Wellen Periodendauern eher im Bereich
von Stunden als von Minuten. Interne Wellen mit Periodendauern von Sekunden wurden nicht beobachtet.

Da die Ausbreitungsrichtung der Welle senkrecht zum Dichtegradienten liegt, kann sich eine interne Welle
nicht nur horizontal sondern je nach Lage des Gradienten auch vertikal (bzw. mit einer Komponente in
vertikaler Richtung) ausbreiten.

Etliche interne Gravitationswellen haben so lange Perioden, dass korrekterweise auch die Coriolis-Kraft
beriicksichtigt werden muss.

Empfohlene Literatur

Gute Ubersichten zu Wellen bieten Knauss (1997) und citetmassel99. Eine deutlich erweiterte Betrach-
tung von Oberflichenwellen findet sich in Massel (1996). Die Anwendung der Theorie von Ozeanwellen
auf verschiedene Kiistensituationen und Héfen wird ausfiihrlich beschrieben in Mei (1989). Eine hervorra-
gende nicht-lineare Betrachtung von Wellen und dem Einfluss des Meeresbodens auf diese gibt Dingemans
(1997). Gute Einfithrungen zum Verstédndnis von Solitonen liefern Meinel et al. (1991) und Remoissenet
(1999).
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Aufgaben

Verstindnisfragen

1.

> W

10.

11.

12.

13.
14.

15.

16.

Beschreiben Sie die Bewegung der Teilchen in einer Wasserwelle. Wie éndert sich die Bewegung mit
der Wassertiefe; ist sie bei Wellen in flachem und tiefem Wasser gleich?

Wie unterscheiden sich Wellen in flachem und tiefem Wasser physikalisch?

Welche Krifte werden in der Bewegungsgleichung einer Oberflichenwelle beriicksichtigt?
Was ist ein Soliton, wie ldsst es sich physikalisch beschreiben?

Beschreiben Sie die Entstehung einer Wind getriebenen Oberflichenwelle.

Von welchen Parametern hiéingen Wellenhche und -ldnge von Wind getriebenen Wellen ab?

Was versteht man unter voll-entwickeltem Seegang? Ist es eine Idealisierung oder die Beschreibung
der Realitét?

Wie unterscheiden sich Kapillarwellen und Oberflichenwellen? Welche Terme gehen in die jeweiligen
Bewegungsgleichungen ein?

Was versteht man unter Schwell?

Welchen Sinn macht es, das beobachtete irreguldare Wellenfeld mit dem Modell einer sinusoidalen
Oberflachenwelle zu beschreiben?

Was versteht man unter Seiches? Wie unterscheiden sich diese in einem geschlossenen Wasservolu-
men (See) und in einem einseitig mit einem groferen Reservoir verbundenen Volumen (Hafen)?

An welcher Stelle wird formal die Unterscheidung zwischen Wellen in tiefem und flachem Wasser
getroffen?

Wie konnen Seiches erzeugt werden?

Wie unterscheiden sich physikalisch und formal interne Gravitationswellen im Ozean von Wind
getriebenen gravitativen Oberflichenwellen.

Interne Gravitationswellen im Ozean kénnen sehr grole Amplituden haben, sie breiten sich jedoch
mit im Vergleich zu Wind getriebenen Wellen nur sehr geringer Geschwindigkeit aus. Warum?

Beschreiben Sie Auslosung und Ausbreitung eines Tsunamis. Woraus ergibt sich dessen zerstoreri-
sche Wirkung in Kiistennihe?



Kapitel 9

Kiisten

Eine Kiiste ldsst sich sehr frei nach Kelletat (1995) definieren als ein drei-dimensionaler Kampfraum
zwischen Atmosphdre, Hydrospdre und Lithosphdre mit der Biosphire als einem nicht unbeteiligten Un-
parteiischen. In dieser Definition von Kiiste wird sofort deutlich, dass eine Kiiste nichts Statisches ist
sondern eine Momentaufnahme. Um diese Momentaufnahme zu beschreiben, miissen wir uns auf ein
Begriffssystem einigen. Ausgehend von der grofiskaligen Kiiste bis hin zu den Details an verschiedenen
Kiistentypen sollen diese Begriffe eingefithrt werden. Auflerdem soll ein Klassifikationssystem fiir die ver-
schiedenen Kiistentypen vorgestellt werden, das auf der Kiistenentwicklung beruht. Diese Kiistentypen
werden stichwortartig vorgestellt, damit der Leser sich ein Bild davon machen kann, inwieweit die hier
vorgestellten Erkenntnisse und Fakten allgemein fiir Kiisten gelten oder ob und wie sie zur Anpassung
an eine andere Kiistenform modifiziert werden miissten.

9.1 Kiisten: Definition und Begriffe

Die Kiiste ist keine Linie, wie auf einer Karte dargestellt, sondern kann definiert werden als der Grenzsaum
zwischem dem Festland und dem Meeresboden. Die Breite dieses Grenzsaums ist von den Schwankungen
des Wasserstandes und der Neigung des Kiistenhanges und des kiistennahen Unterwasserhanges abhéngig.
Aus der Kombination dieser Groflen ldsst sich der Grenzsaum Kiiste als der Bereich zwischen der obersten
gegenwirtigen Meereswirkung und der duflersten gegenwértigen Meereswirkung definieren, vgl. Abb. 9.1.
Je nach Neigung des Uferhanges kann sich die jeweilige Uferlinie um mehrere Meter, bei starkem Wel-
lenschlag auch um Dekameter verschieben. Bei Meeren mit stéirkerem Tidenhub kann sich die Uferlinie
auch um mehrere Kilometer verschieben, z.B. in den Wattengebieten vor Flachkiisten.

Etwas problematischer dagegen ist die Definition des Bereiches der obersten bzw. untersten Meereswir-
kung. Hierbei handelt es sich nicht um die oberste und duflerste Uferlinie. Die Meereswirkung ist weniger
durch die aktuelle Bedeckung mit Wasser bestimmt als durch die Wirkung der Brandung: landseitig er-
streckt sich diese durch Salzwasserspritzer und Salzwassersprays iiber den direkten Einflussbereich des
Wellenschlages hinaus und kann z.B. an Vegetationsformen, Kleinformen oder dem Fehlen bestimmter
Vegetation/Bodenentwicklung nachgewiesen werden. Seewirts ertstreckt sich der duflerste Wirkungsbe-
reich bis dahin, wo am Meeresboden die Wirkung der Brandung gerade verschwindet, d.h. ungefihr bis
zu einer Wassertiefe, die der Hilfte der Wellenldnge der Meereswellen im betrachteten Kiistenabschnitt
entspricht.

Betrachtet man den Meeresspiegel als eine stédndig variable Gréfie (wobei die Variationen durch klima-
tische Anderungen und Hebungen bzw. Senkungen des Landes entstanden sein konnen), so liegt die
Definition eines Kiistengebietes nahe, dass durch die oberste landseitige bzw. duflerste seeseitige Meeres-
wirkung wiahrend des Quartér bestimmt ist. Diese Definition erlaubt es, die Kiiste als etwas dynamisches
zu betrachten; eine stindige Anderung des Grenzsaumes zwischen Wasser und Land, wobei die Ent-
wicklung durch die heutigen Einfliisse von Wind und Wasser auf die heutige (aber in der Vergangenheit
gewachsene) Morphologie der Kiiste bestimmt wird.

Kiisten sind das am weitesten verbreitete Landschaftselement auf der Erde. Thre Ausdehnung ldsst sich

171



KAPITEL 9. KUSTEN 172

R Kistengebiet - - - - - - -1
***** Festland--+ ' Meeresbodeh (Schelf
! i Kuste | !

|
| ‘ HHW
I e L- - MW
[ e e T
l ; TNNW
| Oberste i auRerste . . ) ) o
quartare  gegenwartige quartare gegenwar Abbildung 9.1. Kiiste: Terminologie und Definition ver-

Meereswirkung Meereswirkung schiedener Abschnitte

aufgrund ihrer fraktalen Struktur nicht angeben.

9.2 Formative Faktoren

Die verschiedenen Kiistentypen lassen sich nach an der Kiistenformung beteiligten Prozessen charakteri-
sieren. Typische Kiistenformen sind im Folgenden kurz beschrieben.

9.2.1 Endogene Kiisten

Endogen bestimmte und vulkanische Kiisten mit sehr begrenztem Vorkommen z.B. an den grofien Gra-
benbriichen und Zerrspalten infolge des sea floor spreading. Hauptmerkmal ist der gestreckte und schart-
winklig abknickende Verlauf. Beispiele sind das System Golf von Aden—Rotes Meer— Golf von Suez und
Aqgaba.

9.2.2 Ingressionskiisten

Ingressionskiisten entstehen durch das Eindringen des Meeres in ein differenziertes Relief. Ingressionskiisten
werden auch als primay coasts bezeichnet, da ihre Form nicht oder nur wenig durch litorale Prozesse um-
gestaltet wird, vgl. Diskussion in Forbes and Syvitski (1994). Ingressionskiisten sind weit verbreitet, da
der letzte wesentliche Meeresspiegelanstieg in der GroBlenordnung von iiber 100 m erst vor ca. 6000 Jahren
beendet war (Kelletat, 1999). Eine aktive Umformung der Kiiste ist in (geologisch gesehen) so kurzer Zeit
oftmals kaum moglich. Die differenzierten Reliefs, die den Ingressionskiisten zu grunde liegen, sind im
wesentlichen glazial gestaltet (z.B. die Schéren), konnen auf glazialen oder fluvio-glazialen Akkumulati-
onslandschaften beruhen (Morénenwall oder Drumlinkiisten, z.B. Kiistenverlauf zwischen Long Island und
Martha’s Vineyard oder Region Bodense, Insel Fiinen), kénnen fluvialer Genese sein (Rias, d.h. durch
den nacheiszeitlichen Meeresspiegelanstieg ertrunkene Flussunterldufe, z.B. in Siidengland oder in der
Bretagne). Aolisch geformte Ingressionskiisten finden sich nur vor der Kiiste Namibias. Auch ertrunkene
litorale Vorzeitformen lassen sich vereinzelt finden, meist als mehr oder weniger parallele Kiistendiinen
oder Strandwallsysteme.

9.2.3 Abtragungskiisten

Abtragungskiisten entwickeln sich durch das Wechselspiel aus Brandung und Locker- oder Festgestein
standig weiter. Am h#ufigsten sind die reinen Abrasionskiisten, bei denen die mechanische Wirkung der
Brandung auf das Locker- oder Festgestein durch das Vorhandensein von Brandungswaffen (Schotter,
Kiese, Sande) unterstiitzt oder erst erméglicht wird.

Abrasioskiisten bestehen aus Kliff und Schorre, die detailierte Einteilung ist in Abb. 9.2 gegeben. Kliffe
konnen sehr unterschiedliche, stark differenzierte Strukturen aufweisen wie z.B. Kliffbuchten, Brandungs-
pfeiler (stacks), Brandungstore oder Unterschneidungen im Bereich des Kliffu8. Viele Kliffe existieren nur
zeitweise, meist nach heftigen Winterstiirmen. Insbesondere Diinenkliffe zeigen eine starke jahreszeitliche
Variation.
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Abbildung 9.2. Terminologie an einer
Abrasionskiiste; Typisches Profil einer

Kiste P . .
OFFENE Sehorre Uter Stellkust.e mit Brandu?gskolk am Kliff-
SEE | uferferne| mittlere|  ufernahg Strand | Kliff LAND Fuf}, basierend auf Miiller-Motzfeld et
Schorre Schorre Schorre Spulsatpm K|§:§3Iocke‘ —fuﬂ —ﬂang —rand al. (1998)

Bei stabilem Meeresspiegel erlahmt die Brandungswirkung auf der immer breiter werdenden Schorre bald.
Hier bricht anfangs Kliff ab, jedoch kann der Sand nicht abtransportiert werden, so dass sich ein Kliff
mit geringerer Neigung ausbildet. Damit ertffniet sich die Moglichkeit von Pflanzenbewuchs und damit
Biostabilisation.

Kliffabbriiche sind nicht zwingend der direkten Brandungswirkung zuzuschreiben. Sie kbnnen auch ohne
starke duflere Einfliisse aus einem kontinuierlichen Prozess entstehen, wenn dabei das Kliff instabil wird.
Beispiele sind Abbriiche aufgrund mechanischer Instabilitdt unter einem Gesteinsbrocken oder wenn ein
Kolk zusammenstiirzt.

Andere Abtragungsmechanismen als die direkte Brandungswirkung sind Schmelzwirkung an Eiskliffkiisten,
die Abtragung durch Eiseinwirkung, chemische Vorgiinge (karstartige Losungsprozesse durch Salzwasse-
reinwirkung) oder biogene Vorgéinge (Organismen verschaffen sich Vertiefungen im Kliff, um sich vor der
Brandungswirkung und/oder Fressfeinden zu schiitzen; das abgetragene Gestein kann Nahrungsbestand-
teile enthalten; die Ausscheidungen kénnen chemische Umsetzungen im Kliff bewirken — Bioereosion lésst
sich daher einteilen in Bioabrasion und Biokorrosion (Schneider, 1977)).

9.2.4 Akkumulationskiisten

Akkumulationskiiste I: fluviale Vorgiinge, Schwemmlandebenen und Deltas (Suter, 1994). Hier werden
die fluvialen Elemente im wesentlichen vom Festland angeliefert, daher die Bezeichnung potamoge-
ne Kiistenform. Das vom Fluss mitgefiihrte Verwitterungsmaterial bildet im Miindungsbereich einen
Schwemmficher. Bei grofier Sedimentfracht und durch die umgestaltende Wirkung der Brandung kénnen
die Schwemmficher verschiedener Fliisse zusammenwachsen und ausgedehnte Schwemmlandebenen mit
grofen amphibischen Flichen aus Siimpfen und Watten bilden. Das Deltawachstum wird begiinstigt
durch moglichst grofle Sedimentmengen und ein méglichst grofles Einzugsgebiet; ein sehr flacher und
breiter Schelf, geschiitzte Kiistenlage, Sumpfvegetation oder submerse Pflanzen als Sedimentfinger sowie
geringe Stromungen und Wellen- und Gezeitenwirkung. Das oft extreme Deltawachstum in historischer
Zeit ist in vielen Regionen der Erde auch unmittelbar durch menschlichen Eingriff verursacht und gesteu-
ert, beginnend mit ersten neolithischen flichenhaften Walsauflichtungen bis zu volligem Kahlschlag in der
klassischen Antike (des Mittelmeergebiets) und die durch die zunehmende Landwirtschaft extrem gestei-
gerten Bodenabspiilungen (Kelletat, 1999). Kelletat (1999) gibt fiir mittlere Betriige des Deltavorbaus in
m/Jahr Werte zwishen 7 (Kiang in Malaysia, Arno in Italien) und mehr als 100 (Po: 20-136; Mississippi:
80-100; Syr Darja, SU: 100; Hwangho, China: 100-268; Wolga: 170). Die Formen von Deltas sind sehr va-
riabel in Abhéngigkeit von der Schelfform und Sedimenteintrag; es bildet sich jedoch stets eine typische
Schichtung aus: knapp oberhalb des Meeresniveaus flache ‘top-set beds’, an der Auflenbdschung unter
Wasser stirker geneigte ‘fore-set beds’ und im tieferen Wasser vor der Deltafront wieder flachgeneigte
‘bottom-set beds’.

Akkumulationskiiste II: Brandungswirkung. Hier gibt es eine sehr grofle Fiille verschiedener Akkumulati-
onsformen. Grundbedingung ist das Vorhandensein von Lockermaterial und eine vertikale und horizontale
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Deformation der Wellen beim Auflaufen auf den Flachwasserbereich. Diese Wellendeformation setzt mit
Erreichen der kritischen Wassertiefe ein, d.h. wenn die Wassertiefe die halbe Wellenlénge betragt. Die
Wellendeformation fithrt zu einer uferparallelen Stromung, der longshore drift. Deren Nachweis kann
durch Leitstoffe (Tracer, z.B. gefiirbter Strandsand, Glas- oder Aluminiumkérner, radioaktive Substan-
zen) erfolgen (Caldwell, 1981; Wright et al., 1978). Bei einer stark gegliederten Kiiste entstehen jeweils
typische komplexe Refraktionsspektren. Diese Kiisten sind durch eine Vielzahl kleinrdumiger Strukturen
wie Rippeln, Spiilsdume, Kolke oder Strandhérner (beach cusps) gekennzechnet, die jedoch nur voriiber-
gehende Erscheinungen sind, die sich bei jedem Sturm, jeder Tide oder gar jeder Welle éndern kénnen.
Grundprinzip der Akkumulation durch Brandungswirkung ist die Verwendung der kinetischen Energie
der Welle zum Transport (Hub) des Lockermaterials gegen die Schwerkraft iiber den Bereich des Meeres-
spiegels oder die normale Wellenreichweite. Die einfachste Akkumulationsform ist der Strandwall (beach
ridge), eine langgestreckte, kiistenparallele Anhdufung von einigen Dezimetern bis Metern Méchtigkeit,
einigen Metern bis {iber 100 m Breite und meist flachen Boschungswinkeln, die nur bei Grobmaterial
deutlich iiber 10° liegen konnen. Jeder Strandwall markiert eine Kiistenlinie zur Zeit ihrer Entstehung.
Strandwallsystemem mit charakteristischen Kappungen, Richtungsdnderungen und Formmustern lassen
somit den oft komplizierten Werdegang ausgedehnter Akkumulationsformen an Flachkiisten erkennen
und sind ein gutes Hilfsmittel zur Rekonstruktion fritherer dynamischer Zustédnde. Auch iiber Untiefen
im flachen Wasser kann sich Brandung ausbilden, wobei sich (Unterwasser-)Barren entwickeln, die spéter
zu Nehrungen oder Nehrungsinseln anwachsen konnen. Da sich die Akkumulationskérper meist unter
anfinglicher Beibehaltung der urspriinglichen Transportrichtung an einen Kiistenvorsprung anlehnen,
entstehen Strandspitzen oder Strandhaken (spits). An Akkumulationskiisten liegen aufgrund des Salzein-
flusses und der wechselnden Reichweiten der Wellen gelegentlich bzw. an Gezeitenkiisten regelméfig,
ausgedehnte Lockermaterialflichen vegetationslos und trocken. Diese bilden eine giinstige Voraussetzung
fiir den Angriff des Windes und damit die Bildung von Diinen.

Akkumulationskiisten I1I: Gezeitenwirkung, die Watten. Hier ist nicht die Brandungswirkung von Bedeu-
tung sondern das regelméflige Ein- und Ausstromen der Wassermassen wiahrend der Gezeiten mit einem
kurzzeitigen Stillstand des Wassers wihrend der Flut. Je nach abgesetztem Material unterscheidet man
Sand- und Schlickwatten. Bioturbation sorgt dafiir, dass die regelméaflige diinne Sedimentauflage beim
Stillwasserzustand wéhrend des Stromkenterns nicht eindeutig erkennbar ist. Wichst ein Watt iiber das
Hochwasserniveau hinaus, so wird es zu einer Marsch.

Aukkumulationskiiste IV: Aufbauformen durch Eiswirkung. Hierbei handelt es sich im wesentlichen um
das Zusammenschieben von Lockermaterial durch driftende oder strandende Eisschollen zu Geschie-
bewiillen (Eisschubberge, ice-pushed ridges, boulder barricades). Zwischen diesem und dem Strand bilden
sich Wattflichen, in denen sich Sediment relativ leicht absetzt.

Akkumulationsformen mit sekundirer Verfestigung sind Aolianat (versteinert Diinen) oder Beachrock.

Akkumulationsformen mit biogener Beteiligung: Beispiele sind Verlandungskiisten in den Watten, Man-
grovenwilder, Tangwélder (kelp beds), Treibholzkiisten, Kalkalgen und Korallen.

9.2.5 Anthropogene Kiistenformen

Anthropogene kiistenformende Mafinahmen sind passiv in Form von Lahnungsfeldern oder aktiv in Form
von Deichen, Poldern oder Dammen.

9.3 Kiistenklassifikation

Diese verschiedenen Kiistenformen zeigen eine hohe Variabilitdt in Raum und Zeit. Dadurch wird eine
Klassifikation oder Systematik der Kiistenformen erschwert. Das z.Z. wohl anerkannteste Schema ist die
vollgenetische Klassifikation von Valentin (1952), wie sie in erweiterter Form auch in Kelletat (1999)
diskutiert wird. Letztere Variante ist auch in Tabelle 9.1 wiedergegeben.

Nach Tabelle 9.1 lassen sich Kiisten prinzipiell in vorgeriickte und zuriickgewichene Kiisten unterteilen.

Bei beiden Kiistentypen konnen zwei Fille unterschieden werden: Kiistenwanderung durch Anderung
des Meeresspiegels (d.h. aufgetauchte oder untergetauchte Kiiste) oder durch Formationsprozesse (d.h.
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Tabelle 9.1: Systematik der Kiistentypen, aus Kelletat (1999) basierend auf Valentin (1952).

Kiistenaufbau oder -abbau). Wihrend aufgetauchte Kiisten in der Regel von recht einfacher Struktur
sind (Meeresbodenkiisten), ldsst sich bei den untergetauchten Kiisten eine Vielzahl von Formen unter-
scheiden, je nachdem, ob das abgetauchte Land tektonisch, glazial, fluvioglazial, &olisch, denudativ oder
litoral gestaltet wurde. Entsprechend ihres Ursprungs sind diese unterschiedlichen Kiistenformen auch in
ihrer Dynamik sehr verschieden. Bei den aufgebauten bzw. abgebauten Kiisten ist das Hauptunterschie-
dungsmerkmal, ob dieser Prozess organisch oder anorganisch ablauft.

9.4 Ausgleichskiisten

Ausgleichskiisten sind variable Kiisten, in denen sich die Kiistenlinie durch ein Wechselspiel aus Abrasion
und Anlandung immer wieder verdndert. Die Entstehung einer Ausgleichskiiste setzt zwei Bedingungen
voraus: (a) es miissen leicht erodierbare Kliffs oder Strinde als Sandlieferanten vorhanden sein sowie
hinreichend flache Wasserbereiche, in denen dieses Sediment wieder deponiert werden kann, und (b) Ex-
position und Meeresdynamik miissen hinreichend stark sein, um Sedimenttransport zu bewirken. Letzteres
filhrt dazu, dass in der Ostsee der Ubergang von der GroBbuchten zur Ausgleichskiiste bereits an der
Nord-Ost-Flanke der Wismar-Bucht erfolgt.

Kennzeichen der Ausgleichskiiste im siidlichen Bereich der Ostsee sind Kliffe und Nehrungen mit ihren
jeweiligen typischen Kiistensedimeneten. An den Stréinden der Steilkiiste bildet sich in der Regel ein meist
hoher gelegener Sturmflutwall am Klifful aus. Im Bereich von Geschiebemergel- und Kreidesteilkiisten be-
steht der Sturmflutwall aus Gerdllmaterial. An der Wasserlinie ist dem Kliff ein schmaler Sandstrandwall
vorgelagert.

Flach- und Anlandungskiisten zeigen eine reichhaltigere Struktur. Kiistendiinen sind aufgrund des reich-
lich vorhandenen Sandes meist gut entwickelt. Seewiéirts tritt ein ausgepragter Strandwall auf, auch als
Berme bezeichnet. Dieser ist meist von einem direkt an der Wasserlinie verlaufenden, meist schmaleren
Strandwall (Strandriff) durch eine Strandlagune bzw. ein Strandpriel oder Rinne getrennt. Ein ansteigen-
der Wasserspiegel fiithrt oftmals zu einer leeseitigen Verlagerung dieses Strandwalls in die Rinne hinein
unter Bildung einer mittel- oder grobsandigen schriggeschichteten Alagerung geringer Kornpackungs-
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dichte. Die luvseitige Boschung im Schwall- und Sogbereich der Brandung ist meist flach geneigt und
dicht gepackt, daher auch gut begehbar. Im Kamm- und seewértigen Hangbereich kénnen sich dunkle
Lagen von durch die Brandung aussortierten Schwermetallen (Strandseifen) finden.

In der Brecherzone ist dem Ufer eine Sandriffzone vorgelagert. Die besteht aus einem oder mehreren
uferparallelen oder auch wellig verlaufenden Sandkérpern von ca. 0.5 bis 1.5 m Hoéhe. Diese werden
seewiirts breiter und dann in groBere Wassertiefen verlagert (Aagard, 1988; Gusen, 1983, 1988; Hartnack,
1924; Schwarzer, 1989; Vollbrecht, 1957; Wehner, 1988, 1989).

Die Lage dieser Sandriffe entspricht einem Gleichgewichtszustand, der im wesentlichen von der Wellen-
energie und der Richtung des voangegangenen Windereignisses bestimmt ist. Allerdings sollte bereist
an dieser Stelle darauf hingewiesen werden, dass die alte Interpretation durch ein Gleichgewicht(Dean,
1977) heute zunehmend angezweifelt wird (Pilkey et al., 1993; Young and Pilkey, 1992). Die Rippstrome,
die den seewértigen Ausgleich der bei starkem Wind und Seegang kiistennah gestauten Wassermassen
erlauben, gehoren ebenfalls zu diesem System. Rippstrome sind oftmals sehr energiereiche Stromungen
mit starkem ablandigen Materialtransport. Gemeinsam mit der kiistenparallelen Stromung (Kiistenléings-
stromung) bilden die Rippstrome ein Zellensystem des kiistennahen Sediment- und Stofftransports. Da
der Kiistenldngsstrom eine hochgradig variable resultierende Bewegung ist, ist der durch ihn bewirk-
te Sedimenttransport nicht an das Sandriffsystem gebunden: weder die Téler zwischen den Sandriffen
noch die Sandriffe selbst kénnen als Sedimenttransportbahnen interpretiert werden. Mit Ausnahme der
Rippstromtéler treten in diesem System daher in der Regel keine durch Stromungen erzeugten Rippel
(Stromungsrippel) auf. Die Sandriffe werden heute als Wellenrippel interpretiert, die auf die Wirkung
stehender Wellen zuriickgefiithrt werden (Aagard, 1988; Schwarzer, 1989).

Die Landstreifen der Ausgleichskiiste sind haufig eher schmal und es schlieit sich die binnenseitige Bod-
denkiiste an, die durch n#&hrstoffreichen Schlick dominiert ist und ihrer eigenen Dynamik gehorcht. Fiir
die Dynamik ebenso wie fiir die Okologie der Boddengewiisser ist die Existenz von Seegatts entscheidend:
mit Seegatt ergibt sich ein anderer Stromungsverlauf als ohne und damit auch eine andere Entwicklung;
mit Seegatt erfolgt ein Austausch von Wasser mit der Ostsee, was zu einem hoheren Salz- und geringeren
Néahrstoffgehalt des Wassers fiihrt.

Die offensichtlichsten Variationen im Kiistenprofil sind jahreszeitlich: der Ubergang vom Sommer- zum
Winterstrandprofil. Auch die in der Brecherzone seewérts anschliefenden Sandriffe mit den dazwischen-
liegenden Rinnen sind in ihrer Lage starken jahreszeitlichen Schwankungen unterworfen. Langerfristige
Variationen erfolgen durch den Transport in Kiistenldngsrichtung (kiistenparalleler Transport) und fithren
zu Phénomenen wie Nehrungen, Strandhaken, Strandwallfichern und vielen anderen mehr.

Empfohlene Literatur

Eine gute Ubersicht iiber Kiistenklassifikationen bietet Kelletat (1999). Kiisten und die mit ihnen ver-
bundenen Probleme sind ausfiihrlich (und mit hinreichendem physikalischen Hintergrund) dargestellt in
Carter and Woodroffe (1994) und Carter (1988).



Kapitel 10

Kiistendynamik

In diesem Abshcnitt werden wir die Grundlagen des Kiistendynamik kennen lernen. Dazu gehort insbe-
sondere das Verhalten von Wellen beim Ubergang in flaches Wasser, d.h. die aus der Optik bekannten
Phénomene wie Beugung und Brechung. Auf dieser Basis werden wir zum einen den kiistenparallelen
Léngstrom als einen wesentlichen Faktor des Sedimenttransports kennen lernen, zum anderen auch die
Stromungs- und Wellenverhéltnisse um natiirliche und von Menschenhand geschaffene Kiistenbauwerke
verstehen konnen. Des weiteren werden die Grundlagen zum Verstdndnis des Sedimenttransports ein-
gefiihrt, dazu gehort insbesondere die Hjulstrom-Kurve. Das Kapitel schliet mit einigen Betrachtungen
zum Kiistenschutz.

Die Betrachtung hier ist eingeschrénkt insofern, als dass wir nur Kiisten betrachten, bei denen Kiistendy-
namik auf fiir den Menschen bedeutsamen Zeitskalen stattfinden kann, d.h. im wesentlichen Flachkiisten
sowie Kliffkiisten aus Sanden, nicht aber aus Fels. Als Beispiel kann die siidliche Ostseekiiste betrach-
tet werden, an der sich, wie im folgenden Kapitel dargestellt, Kiistendynamik sogar mit recht grofien
Geschwindigkeiten ereignet.

Wir diskutieren in diesem Kapitel die Wellen und nicht die Stromungen, da der grofite Teil der Energie,
die von den Ozeanen an die Kiisten gegeben wird, in den Wellen enthalten ist.

10.1 Wellen in Kiistennihe

Néhert sich eine Welle der Kiiste, so gelangt sie irgendwann aus dem tiefen Wasser in Wasser mit immer
weiter abnehmender Wassertiefe. Als Konsequenz dndert sich die Wellengeschwindigkeit, es kommt zu
einem Aufsteilen der Welle und gegebenenfalls auch zum Brechen. Da ein Wellenzug nicht unbedingt
parallel zur Kiiste liegen muss sondern die Welle in einem beliebigen Winkel auf die Kiiste zulaufen kann,
breiten sich verschiedene Teile des Wellenzuges mit unterschiedlichen Geschwindigkeiten aus, die Welle
wird gebrochen. Beim Auftreffen auf ein Hindernis wie eine kleine Insel oder eine Hafenmole tritt ferner
Beugung der Welle auf. Diese grundlegenden Prozesse sollen zuerst beschrieben werden, anschliefend
werden wir uns mit fiir den Sedimenttransport wichtigen Details der kiistennahen Strémung beschéftigen
— diese ergeben sich aus dem vorher behandelten.

10.1.1 Beugung, Brechung und Reflektion

Die priméren Wechselwirkungen einer Welle bei Anndherung an eine Kiiste sind Beugung, Reflektion und
Brechung. Fiir eine einfache Beschreibung der letzten beiden Prozesse kénnen wir bei der geometrischen
Optik Anleihe nehmen. Dort haben wir den Lichtstrahl als auf den Wellenfronten senkrecht stehend
eingefiihrt. In entsprechender Weise kénnen wir Wellenstrahlen (wave rays) einfiithren, die senkrecht auf
den Wellenfronten einer Wasserwelle stehen.

177
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Abbildung 10.1. Beim Auflaufen in niedriges Wasser wird
die Welle in Richtung der Isobathen gebrochen.

Brechung

Wellenbrechung ist die langsame Reorientierung der Wellenfront, die sich in einem Winkel gegeniiber der
Topographie des Meeresbodens oder einem Strom ausbreitet.

Auch wenn die Beschreibung durch Wellenstrahlen einen dhnlich einfachen Zugang zu Wellen in kiistennéihe
eroffnet wie es die geometrische Optik zum Verstdndnis optischer Instrumente ermdoglicht, diirfen wir
einen wesentlichen Unterschied nicht vergessen: in der geometrischen Optik &ndert sich die Ausbreitungs-
geschwindigkeit und damit der Brechungsindex der Welle abrupt beim Ubergang von Luft in das Glas
der Linse. Bei einer Welle dagegen steigt der Meeresboden langsam aber kontinuierlich an. Damit &ndern
sich auch Ausbreitungsgeschwindigkeit und Brechungsindex der Welle kontinuierlich. Diese Situation ist
ungefdhr vergleichbar mit einem Lichtstrahl, der sich in einer Zuckerlosung ausbreitet, deren Dichte mit
der Tiefe variiert.

Zur Beschreibung des Verhaltens von Wellen in Kiistenndhe benétigen wir als erstes die Information
iiber das Relief des Meeresbodens. Dazu wird in der Regel eine Karte mit Isobathen, das sind Linien
gleicher Wassertiefe, verwendet. Diese Wassertiefe h bestimmt die Parameter der Welle wie Wellenlénge
A, Geschwindigkeit ¢ und Wellenhohe H.

Eine Wellenfront lduft normalerweise in einem beliebigen Winkel « in Richtung auf die Kiiste zu. Damit
befinden sich unterschiedliche Punkte der Wellenfront bei verschiedenen Wassertiefen, vgl. Abb. 10.1.
Dann haben diese verschiedenen Bereiche der Welle auch unterschiedliche Ausbreitungsgeschwindigkeiten:
haben wir in einem Punkt A ein Verhéltnis aus Wassertiefe h und Wellenléinge A von 0.25, so breitet sich
die Welle dort mit einer Geschwindigkeit ¢ = 14 m/s aus. In einem anderen Punkt B der Wellenfront
ist dagegen h/A = 0.5 und die Welle breitet sich mit ¢ = 19 m/s aus. Der Punkt A im flacheren Wasser
wird sich daher in einer Zeiteinheit weniger weit ausgebreitet haben wie der Punkt B im tieferen Wasser.
Daher wird die Wellenfront in Richtung der Isobathen gebrochen.

Die Verringerung der Wellengeschwindigkeit kénnen wir als das Verhéltnis aus lokaler Wellengeschwindig-
keit ¢ (Wellengeschwindigkeit im Ubergangsbereich oder im Flachwasser) und der Wellengeschwindigkeit
co im tiefen Wasser angeben zu

sin «

£ — tanhkh =

Co sin oy

(10.1)

Der hintere Ausdruck ist das Snellius’sche Brechungsgesetz, wie es auch in der geometrischen Optik ver-
wendet wird. Aus diesem Zusammenhang 1i8t sich die Anderung des Winkels, unter dem die Wellenfront
auf die Isobathen trifft, in Abhéngigkeit von der Wassertiefe bestimmen. Aus (10.1) kénnen wir wegen
¢/co = A/ Ao auch das Verhiiltnis der Wellenléingen in Abhéingigkeit von der Wassertiefe bestimmen.

Zur Beurteilung des Wellenverhaltens an einer Kiiste werden Wellen-Brechungs-Diagramme erstellt. Aus
ihnen l&sst sich entnehmen, wie die Energie der einfallenden Wellen entlang der Kiiste verteilt wird.
Wellen-Brechungs-Diagramme wkoénnen an Hand der Isobathen in einer Karte erstellt werden. In diese
Karte werden fiir verschiedene Einfallsrichtungen der Wellenfronten und verschidene Wellenhéhen die Or-
thogonalen eingetragen, vgl. Abb. 10.2. In den Bereichen, in denen die Orthogonalen divergieren, nimmt
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Abbildung 10.2: Wellen-Brechungs-Diagramm fiir die Siidkiiste Irlands fiir unterschiedliche Wellenhthen
und -einfallsrichtungen (Carter, 1988)

die Energiedichte der Wellen ab, in den Bereichen, in denen sie konvergieren, nimmt die Energiedichte
dagegen zu. Im Beispiel in Abb. 10.2 wird deutlich, wie stark die der Kiiste mit den Wellen zugefiihr-
te Energie an einem festen Punkt variieren kann. Diese Energie ist jedoch fiir alle kiitendynamischen
Vorgénge eine wesentliche Grofle, da Kiistendynamik auf der Verlagerung von Sediment beruht, d.h. es
muss Energie sowohl zum Heben als auch zum Beschleunigen des Sediments aufgebracht werden. Aufer-
dem ist die Divergenz oder Konvergenz der Wellenstrahlen ein Maf fiir die Wellenhohe, da diese von der
Energiedichte abhéngt.

Ahnlich wie die Dichte der Stromlinien als ein Ma8 fiir die Geschwindigkeit der Strémung verwendet
werden kann, kann die Dichte der Orthogonalen als ein Maf fiir einen Brechungskoeffizienten K verwendet
werden, der die Divergnz oder Konvergenz der Orthogonalen beschreibt. Mit b, als dem Abstand zweier
Orthogonalen im tiefen Wasser und b; dem entsprechenden Wert im flachen Wasser ergibt sich

bo _ Jeosag (10.2)
by Vcosag '

Vernachlédssigen wir Energieverluste durch innere Reibung oder Reibung am Boden, so gilt fiir das dazu-
gehorige Verhéltnis der Energiedichten

1 1bsc
E, 2n bc

(10.3)

mit n als einem Transmissionskoeffizienten zwischen 0.5 (tiefes Wasser) und 1 (flaches Wasser). Die
Anderung der Wellenhche ergibt sich daraus zu

| E 1 ¢, [bo
— — 22 10.4
E, 2n ¢ b (10.4)

Darin wird die erste Wurzel als shoaling coefficient K, bezeichnet, die zweite als Brechungskoeffizient K.

Die Brechung der Wellenfront in Richtung der Isobathen kénnen Sie am Strand sehr gut beobachten. Egal,
aus welcher Richtung der Wind als die die Wellen antreibende Kraft weht, die Wellenfronten selbst laufen
immer nahezu ufer-parallel auf den Strand: die Isobathen verlaufen anndhernd kiistenparallel. Lauft die
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Abbildung 10.3. Konvergenz und Divergenz von
Wellenstrahlen: in Buchten divergieren die Wellen-
strahlen, an Landspitzen konvergieren sie

Welle in einem beliebigen Winkel zu den Isobathen so wird die Wellenfront in Richtung auf die Isobathen
gebrochen. Dieser Vorgang dauert an, bis die Wellnefront parallel zur Isobathe ist, dann bewegen sich alle
Punkte der Wellenfront mit gleicher Geschwindigkeit und es erfolgt keine weitere Brechung. Der gleiche
Effekt entsteht auch, wenn sich die Welle in einen gegnldufigen Strom ausbreitet, z.B. im Bereich einer
Flussmiindung.

Auch die unterschiedlichen Wellenhéhen an verschiedenen Teilen eines Ufers lassen sich durch die Bre-
chung der Wellen einfach verstehen. Die Isobathen liegen in der Regel ungefihr parallel zur Kiisten-
linie, wobei mit zunehmendem Abstand die Details der Uferlinie immer mehr ausgemittelt werden,
vgl. Abb. 10.3. In einer Bucht divergieren die Wellenstrahlen daher, so dass dort die Energiedichte
der Wellen gering ist und damit auch die Wellenhche. An einer Landspitze dagegen konvergieren die
Wellenstrahlen, so dass sich eine hohe Energiedichte und damit auch eine grofie Wellenhohe ergibt.

Die Beschreibung der Wellenbrechung durch das Snell’sche Brechungsgesetz ist ein einfacher Ansatz bei
einer relativ reguldren Kiistenline. Verdndert sich die Wassertiefe jedoch zufillig im Bereich der Kiiste,
so ist der Zusammenhang zwischen den Winkeln o und den Geschwindigkeiten ¢ gegeben durch

sin cos a
psine  peosa

Ox oy

=0 (10.5)

oder mit k als der Wellenzahl

Ik sina) Ok cosa
or dy N

(10.6)

Massel (1996) gibt einen etwas einfacheren Ansatz fiir das Verhéltnis der Wellenhohen, der physikalisch
besser nachzuvollziehen ist als der oben gegebene, allerdings nur fiir sehr flach ansteigende Kiisten sinnvoll
ist. Anfangs gehen wir davon aus, dass die Wellenziige parallel zu den Isobathen auf die Kiiste laufen.
Der Ausgangspunkt ist dabei die Energieflussdichte f = ec als das Produkt aus Energiedichte ¢ und
Wellengeschwindigkeit c¢. Der Energiefluss muss konstant sein, d.h. es ist ec = const. Da die Energie-
dichte proportional dem Quadrat der Wellenhohe A ist, gilt dann auch H?c = const und damit fiir zwei
verschiedene Wassertiefen mit den Indices 1 und 2

H2 = H1 \/ECQ . (107)

Fiir wirklich flaches Wasser ist die Gruppengeschwindigkeit der Welle gegeben als ¢ = /gh und wir
erhalten

Hy = H, (Z—;) . (10.8)

Erweiterung auf Wellen, die sich der Kiiste unter einem beliebigen Winkel nihern, liefert

Hy=Hy |2 222 (10.9)
C2 COS (g

Die Erhaltung des Energieflusses fithrt daher zu den schon beschriebenen héheren Wellen an Landspitzen
als in Buchten.
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Kaustiken

Wenn Wellen sich iiber einen irreguliren Meeresboden ausbreiten, eine Insel passieren oder sich in tiefe-
res Wasser bewegen, konnen die Orthogonalen nahezu parallel zu den Isobathen werden. Unter dieses
Umstédnden kann eine Welle auf sich selbst zuriick gebrochen werden entlang einer Linie, die als Kau-
stik bezeichnet wird.! Wellen finden sich nur auf einer Seite der Kaustik, der beleuchteten Seite. Auf der
anderen Seite, der Schattenseite, finden sich keine Wellen, da diese ja auch die Kaustik gebrochen werden.

Kaustiken im Meer treten typischerweise in drei Konfigurationen auf, vgl. Abb. 10.4: bei einer allméhlichen
Verdnderung des Meeresbodens, hinter einer Insel, oder im Bereich einer Cusps. An der Kaustik erreichen
die Wellen die 1.6 fache Hohe im Vergleich zur Umgebung, gelegentlich kénnen sich auch deutlich hohere
Monsterwellen ausbilden. Im beleuchteten Bereich bildet sich ein rhomboides Muster von Wellenbergen
und -télern parallel zur Kaustik aus. Auch in den Schattenbereich wird etwas Energie transportiert, im
wesentlichen durch Héhenunterschiede entlang der Kaustik. Dieser Anteil kann bis zu 70% der Energie-
dichte in der Kaustik ausmachen, der physikalische Prozess dieses Energieiibertrages kann als Beugung
verstanden werden.

Beugung

Beugung bewirkt einen Transport von Energie entlang des Wellenzuges. Beugung ist in zwei Féllen von
Bedeutung: (a) beim Kreuzen verschiedener Wellenziige und (b) in Schattenbereichen.

In Wellen-Brechungs-Diagrammen kénnen sich Bereiche finden, in denen sich Wellenstrahlen kreuzen. In
diesen Bereichen kénnen sich sehr hohe Wellen ausbilden, bis hin zum Brechen der Wellen. Alternativ kann
iiberschiissige Energie jedoch durch Beugung oder starke lokale Stromungen parallel zu den Wellenziigen
transportiert werden. In diesem Fall, er tritt insbesondere in Lee von Inseln aus, ergibt sich ein sehr
chaotisches Wellenmuster — eine potentielle Gefahrdung fiir Boote.

Beugung in den Schattenbereich entspricht dem klassischen Verstédndnis von Beugung, das wir auch in der
Wellenoptik kennen. Diese Beugung erfolgt an einem Hindernis, das die Wasseroberfliche durchdringen
muss. GemafBHuygens’schen Prinzip ist jeder Punkt einer Welle Ausgangspunkt einer neuen Elementar-
welle. Dies gilt natiirlich auch fiir die Punkte des Wellenzugs direkt am Schattenbereich. Die sich dort
ausbildenden Elementarwellen breiten sich in den Schattenbereich aus, vgl. Abb. 10.5. Da die meisten
Hindernisse im Kiistenbereich (Molen, Landzungen, Buhnen) typische Dimensionen in der Gréenordnung
der Wellenlédnge haben, tritt Beugung an ihnen auf. Dadurch gibt es kaum Bereich mit ‘Wellenschatten’.

Abbildung 10.5 veranschaulicht dies an einem vertikalen Hindernis, das in einem gewissen Winkel zur

IDie Kaustik kennen Sie ebenfalls bereits aus der Optik. Dort wird z.B. bei der Brechung (Blick von Luft in Wasser) die
kaustische Fliche eingefiihrt, die den Bereich, in dem Sie auf Grund der Brechung die Bildpunkte des Wasservolumens zu
sehen meinem, aus dem kompletten Volumen ausschneidet. Wenn Sie die Reflektion von Licht z.B. in einem Ring betrachten,
sehen Sie ebenfalls eine Kaustik: eine sehr helle, gekriimmte Linie, die den Bereich des Schattens vom helleren Bereich trennt.
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. Abbildung 10.5. Beugung und Reflektion einer Welle an einer Begren-
#B zung

Ausbreitung der Welle steht. In diesem Fall ist der Winkel a zwischen Wellenfront und Hindernis (in der
Abbildung als 6 angegeben) entscheidend. Die auf das Hindernis treffenden Wellenziige rechts der Linie
AB werden reflektiert, wobei wie in der geometrischen Optik gilt Einfallswinkel gleich Aufallswinkel. In
diesem Bereich bildet sich ein rhombisches Wellenmuster aus durch die Uberlagerung der einlaufenden
und der reflektierten Wellen. Fiir die links der Linie AB befindlichen Bereiche der Wellenziige ist das
Hindernis nicht vorhanden, sie breiten sich ungestort aus.

Lediglich der Punkt direkt auf der Linie AB ist ausgezeichnet, da sich von ihm eine Welle auch in den
Schattenbereich hinter dem Hindernis ausbreitet. Die Wellenhohe Hp in einem Punkt P im Schatten-
bereich ergibt sich mit Hilfe des Beugungskoeffizienten kp aus der Hohe H; der einfallenden Wellen
zZu

kp = — . (10.10)

Der Beugungskoeffizient héingt vom Abstand r von der Spitze des Hindernis ab und vom Winkel . Fiir
einfache Hindernisse wie Buhnen gibt es tabellierte Werte des Beugungskoeffizienten, fiir kompliziertere
Geometrien sind numerische Techniken anzuwenden.

Reflektion

Die Reflektion von Wellen kann an vielen verschiedenen Hindernissen erfolge, z.B. Kliffs, Strénden,
Seewdllen, Molen, Unterwasserbarren, Sandbénken usw. Die Reflektion kann je nach Art des Hinder-
nisses teilweise (Unterwasserbarren) oder vollsténdig (Hafenmauer) sein; die Erklérung der Tatsache der
Reflektion erfolgt auch hier wieder wie in der Optik tiber das Huygens’sche Prinzip, d.h. der Einfallswinkel
ist gleich dem Ausfallswinkel.

Bewegt sich eine Welle genau senkrecht auch das reflektierende Hindernis zu, so lduft die reflektiert Welle
genau in die zur einfallenden Welle entgegen gesetzte Richtung. In diesem Fall kan sich eine stehende
Welle oder klapotische Welle ausbilden. In abgeschlossenen Wasserkoérpern werden diese stehenden Wellen
als Seiches bezeichnet.

10.1.2 Aufsteilen und Brechen einer Welle

Als Faustregel wird der Punkt in mit A/\ = 0.5, d.h. die Wassertiefe, die der halben Wellenlidnge ent-
spricht, als Wellenbasis bezeichne. Fiir alle Wassertiefen kleiner \/2 ist die Welle (bzw. genauer die
Orbitalbewegung der Wasserelemente) in Kontakt mit dem Boden und die Welle wird durch die Exi-
stenz des Bodens beeinflusst. Neben Brechung, Reflektion und Beugung ist das Aufsteilen der Welle mit
abnehmender Wassertiefe bis hin zum Brechen der derselben eine weitere wichtige Einflussgrofie fiir die
Ausbreitung der Welle.

Auch wenn die Wellenbasis bei h/\ = 0.5 angesetzt wird, findet ein signifikantes Aufsteilen der Welle
in der Regel erst ab h/A < 0.25 statt. Die Existenz des Meeresbodens bewirkt eine Reibungskraft auf
die Bewegung der Welle, so dass ein Teil der in der Welle enthaltenen Energie in Warme umgewandelt
wird. Dabei veréndert sich die Orbitalbewegung innerhalb der Welle: die unteren Teile der Kegel, die
wir zur Beschreibung der kreisformigen Bewegung der Teilchen verwendet hatten, berithren den Meeres-
grund und werden abgebremst. Dadurch veréndert sich die Form des Kegels und die Welle wird (durch
Reibung zwischen den verschiedenen Wassertiefen) langsamer. Da die folgende Welle sich noch ungestort
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ausbreiten kann, holt sie auf und die Wellenléinge wird, bei gleich bleibender Periodendauer, kleiner. Da
der Energiefluss konstant bleibt, ist die Abnahme der Wellenléinge verbunden mit einer Zunahme von
Wellenhohe und Steilheit. Dabei wird kinetische Energie in potentielle Energie umgewandelt und der Zu-
sammenhang zwischen den Wellenhshen und den Phasengeschwindigkeiten ist wie in (10.4) gegeben. Die
Gleichung stellt jedoch nur eine Nidherung dar, da ein Teil der Energie durch Reibung an den Meeresboden
transferiert wird.

Die Orbitalbewegung innerhalb der Welle éndert sich: sie ist kreisformig, so lange die Wassertiefe grofler ist
als die halbe Wellenlédnge und geht mit abnehmender Wassertiefe in eine Ellipse iiber, deren Exzentrizitat
mit abnehmender Wassertiefe zunimmt.

Die Wellenkéimme brechen, wenn die Steilheit H/\ den Wert 1/7 iiberschreitet.? Das Brechen von Wellen
in Kiistennédhe kann auf verschiedene Weise erfolgen:

e Spilling Breakers: Schaum und Turbulenz bilden sich auf dem Wellenkamm und und werden an
der Frontseite die Wellen hinunter gespiilt. Diese Brecher bilden sich bereits in relativ groflem
Abstand vom Ufer aus und dissipieren ihre Energie nur langsam. Sie sind ein Merkmal eines langsam
ansteigenden Meeresbodens.

e Plunging Breakers: die Front der Welle steilt sich so weit auf, bis sie vertikal ist. Der Wellenkamm
kriitmmt sich dabei iiber die vordere Front der Welle und stiirzt auf den Wellenfuf}. Die typische
Form dieser bei Surfern beliebten Welle ist bogenférmig mit einem konvexen Riicken und einer
konkaven Front. Sie treten an Kiistenabschnitten mit langsam ansteigendem Meeresboden auf und
werden durch den Schwell von in grolem Abstand erzeugten Wellen gebildet.

e Collapsing Breakers: der untere Teil der Wellenfront steilt sich so weit auf, bis er nahezu vertikal
ist und dieser Teil kriimmt sich an seiner oberen Kante iiber die Wellenfront, so dass eine verkiirzte
Version eines plunging breakers entsteht. In diesen Wellen werden kaum Luftpakete eingeschlossen,
auch bewirkt das abstiirzende Wasser keine nennenswerte Freisetzung von Sptritzwasser. Diese
Wellen treten bei einem Meeresboden mit mittlerer Steigung auf.

e Surging Breakers: diese Wellen gleiten das ufernahe Profil hinauf, ohne dass in nennenswertem Mafle
Luftblasen produziert werden. Die Wasseroberflache bleibt im wesentlichen glatt. Diese Wellenform
tritt nut an sehr steilen Stranden auf.

Zumindets im Laborexperiment lassen sich diese verschiedenen Wellentypen durch eine Ahnlichkeitszahl
(surf similarity parameter)

B

4y
Ao

X = (10.11)

beschreiben mit 3 als der Neigung des Meeresbodens, H; als der Wellenhdhe an dem Punkt, an dem das
Brechen der Wellen einsetzt, und A, als der Wellenldnge im tiefen Wasser. Fiir die einzelnen Wellentypen
gilt dann

x > 2.0 surging oder collapsing
{ 0.4 < x <2.0 plunging . (10.12)
x <04 spilling

2Das Brechen einer Welle erfolgt nicht nur in der Nihe des Strandes. Es erfolgt stets, wenn die Steilheit diesen Grenzwert
iiberschreitet. Dass kann auch wahrend starker Stiirme iiber dem freien Ozean der Fall sein, wenn der Wind die oberen
Teile der Welle mit einer Geschwindigkeit grofler als der Phasengeschwindigkeit voran treibt.
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Abbildung 10.7. Kiistennaher Massentransport durch Wel-
len: (a) zum oberflichennahen Transport in Richtung Ufer
gehort ein bodennaher Transport vom Ufer weg. (b) der bo-
dennahe Transport erfolgt Kanalisiert (Rippstromung) (Car-
ter, 1988)

Fiir die Wellenhohe an dem Punkt, an dem das Brechen der Wellen einsetzt, gilt als empirische N&dherung

Hy, = 0.18), {1 — exp {1.5 Z—h (1+15 54/3)}] . (10.13)

0

Wellen bewirken einen Transport von Wasser an das Ufer. Der Riicktransport dieses Wassers erfolgt in
mittleren Tiefen und in Bodennihe, vgl. Abb. 10.7. Dieser Riicktransport erfolgt jedoch nicht gleichméfig
iiber das gesamte Ufer sondern ist in schmalen aber sehr schnellen Rippstromen senkrecht zum Ufer
konzentriert. Dadurch ergibt sich zu der vertikalen eine horizontale Zirkulation, wie im unteren Teil von
Abb. 10.7 dargestellt. Die Lage der Rippstrome kann durch das Relief des Meeresbodens gegeben sein.
Es wird auch die Moglichkeit einer stehenden Welle entlang der Kiiste diskutiert, die fiir die Ausbildung
der Rippstrome verantwortlich sein kénnte.

10.1.3 Kiistenparalleler Lingsstrom

Kiistenlinien sind nicht nur der direkten Wirkung von Wind und Wellen ausgesetzt sondern auch einem
uferparallelen Driftstrom, der durch den Winkel, unter dem die Wellen auf die Kiiste treffen, bestimmt
ist. Wenn eine Welle unter einem Winkel auf den Strand lduft, wird sie, wie eine Lichtwelle am Spiegel,
unter dem gleichen Winkel reflektiert, vgl. Abbildung 10.8. Von der Position der Fliissigkeitselemente
betrachtet, konnen Sie als Analogie einen Ball betrachten, der schriig gegen eine Wand geworfen wird: seine
Geschwindigkeitskomponente senkrecht zur Wand wird umgedreht, diejenige parallel zur Wand bleibt
erhalten. Bei der Welle ist es im Prinzip genauso, nur dass sich die von der Kiiste weisende Komponente
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der Geschwindigkeit mit der zur Kiiste weisenden Geschwindigkeitskomponente des néchsten Wellenzugs
iiberlagert. Dann bleibt nur die kiistenparallele Komponente iibrig. Diese bildet den Driftstrom, der durch
Wellen und Wind losgeloste und aufgeschwemmte Stoffe parallel zur Kiiste transportiert.

Die obige Darstellung fithrt auf einen unidirektionalen kiistenparallelen Lingsstrom. An einer Kiiste
mit ausgeprigten Rippstromen ergibt sich entsprechend ein bidirektionaler Lingsstrom, der jeweils in
Richtung auf den néchsten Rippstrom fliefit.

ODb der Driftstrom zu Erosion oder Deposition fiihrt, hingt von zwei Faktoren ab: (a) der Beschaffenheit
der Kiiste und (b) der Geschwindigkeit des Driftstroms. Erosion findet auf wahrnehmbaren Zeitskalen nur
an sandigen Kiisten statt, Felskiisten sind stabil. An sandigen Steilkiisten findet praktisch immer Erosion
statt: durch Wellenschlag wird Material aus dem Ufer gelost, das vom Driftstrom abtransportiert wird. An
Flachkiisten ist die Sedimentbilanz des Driftstroms entscheidend: wird mehr Sediment mit der Strémung
zugefiithrt als abtransportiert werden kann, so findet Anlagerung statt — im umgekehrten Falle Erosion.
Schnelle kiistenparallele Strome tendieren aufgrund ihrer groflen Sedimenttransportkapazitéit zur Erosion,
langsame Stromungen zur Deposition. Ausnahmen sind moglich: ist die Sedimentfracht im schnellen Strom
sehr grof}, kann es dennoch zur Deposition kommen; fiihrt der langsame Strom dagegen kaum Sediment
mit sich, kommt es dennoch zur Erosion. Um zu bestimmen, ob ein bestimmter Kiistenabschnitt durch
Erosion gefihrdet ist, muss man daher auch die Eigenschaften der benachbarten Abschnitte einbeziehen,
insbesondere die von dort verbrachte Sedimentfracht.

Buhnen

Um Stréande vor Erosion zu schiitzen, verwendet man Buhnen, d.h. Steinwélle oder Reihen von Holz-
pflocken, die senkrecht zum Ufer in das Meer hinein ragen. Auf der stromaufwirtigen Seite der Buhne
sammelt sich Sand. Dies entspricht der Anlagerung auf der konkaven Seite eines mindernden Flusses
und ist bedingt durch die vor der Buhne reduzierte Stromungsgeschwindigkeit und damit die verringert
Turbulenz, die eine schnelle Sedimentation des Sandes im flachen Wasser ermoglicht. Die stromabwiértige
Seite der Buhne dagegen ist durch hohe Wassergeschwindigkeiten charakterisiert, hier geht der Strand
zuriick, da keine Zufuhr von Sand erfolgt, Erosion aber weiterhin stattfindet. Sie konnen sich die Details
der Stromung zwischen zwei Buhnen auch mit Hilfe der Luftzirkulation zwischen zwei Wellenbergen ver-
anschaulichen, wie in Abbildung 8.9 angedeutet. Um Buhnen zur Landgewinnung in Strandabschnitten
zu verwenden, miissen diese eng beieinanderliegen, damit der Einfangbereich der einen Buhne bis zum
Verarmungsbereich der vorangegangenen Buhne reicht.

Buhnen werden auch zur Fluiregulierung verwendet, z.B. iiber weite Bereiche der Mittelelbe. Die Funkti-
onsweise der einzelnen Buhne entspricht der einer Buhne am Strand. Allerdings ist die kumulierte Wirkung
der Buhnen eine andere: neben der Landsicherung (Anlandung und Verhinderung von Erosion) ergibt sich
eine deutliche Reduktion der ufernahen Stromungsgeschwindigkeit. Das ist beim Strand genauso. Beim
Fluss muss aber der Volumenstrom konstant gehalten werden, schliefflich muss ja alles Wasser aus dem
Quellgebiet bis zur Miindung transportiert werden. Dadurch steigt die Strémungsgeschwindigkeit in der
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Mitte des Flusses. Insgesamt verdndern die Buhnen daher das Erosionsmuster: Erosion wird vom Ufer
auf die Mitte des Flu3betts verlagert, so dass der Flufl schmaler aber tiefer wird. Letzteres ist ein unter
wirtschaftlichen Gesichtspunkten erwiinschter Nebeneffekt, da die groflere Wassertiefe den Fluss besser
schiffbar macht und die Stromung im eingezwéngten Hauptstromungskanal so schnell ist, dass sich dort
keine Schiffahrtshindernisse in Form von Untiefen oder Sandbénken bilden.

10.2 Sedimenttransport

Fiir flache Kiisten (Sandriffe, wellenbestimmte Kiisten) ist die Wirkung von Wellen und Stréomungen stark
genug, um Verdnderungen auf Zeitskalen von wenigen Jahren oder Jahrzehnten zu bewirken. So wander-
ten z.B. die Ost- und Westfriesischen Inseln vor ihrer Eindeichung um im Mittel einige Meter/Jahr mit
der mittleren Stréomung nach Westen. Auch an der Ostseekiiste ist schnelle Kiistenfomation sichtabr, ins-
besondere im Bereich der Ausgleichskiisten: in kleinem Mafstab die Boddenkiisten in Nordvorpommern,
in grofferem Mafistab die Haffs und Nehrungen der siidostlichen Ostsee. Zum Verstéindnis der Ausbildung
und weiteren Entwicklung dieser Formationen ist neben den Stromungen und den Wellenwirkungen auch
ein Verstdndnis des Sedimenttransports erforderlich.

10.2.1 Grundlagen: Erosion und Sedimentation

Sedimente in Gewéssern ebenso wie Stoffe in den bodennahen Luftschichten werden durch verschiedene
Prozesse umgelagert, die alle auf einem Wechselspiel zwischen der Strémung (insbesondere der Stromungs-
geschwindigkeit) und der Korngrofe bzw. Masse beruhen. Dieser Zusammenhang ist in Abbildung 10.10
in der Hjulstrom Kurve fiir den Transport von Sedimenten in Fliegewéssern dargestellt. Der Verlauf der
Kurven fiir einen Transport von Teilchen mit dem Wind ist sehr #hnlich, allerdings sind die Achsen anders
zu skalieren. Das Umbiegen der Erosion und Transport trennenden Linie ist bei Winderosion ebenfalls
zu beobachten.

Die Linie, die den Bereich des Transports von dem der Deposition trennt, zeigt an, dass schwerere Teilchen
groflere FlieBgeschwindigkeiten zum Transport bendtigen als leichte: je schwerer ein Teilchen, um so
grofer miissen die Kriifte sein, die die Schwerkraft (vermindert um den hydrostatischen Auftrieb) zu
iiberwinden haben. Diese Krifte konnen eine Reduktion des statischen Drucks aufgrund einer hohen
Stromungsgeschwindigkeit (hydrodynamischer Auftrieb) oder die durch Wirbel ausgeiibten Druckkriifte
sein. In beiden Féllen nimmt die Kraft mit zunehmender Geschwindigkeit zu.

Etwas tiberraschend ist der Verlauf der Kurve, die den Transport von der Erosion trennt: dass die Erosion,
also das Aufnehmen schwerer Teilchen, hohe Flielgeschwindigkeiten erfordert, ist nicht verwunderlich.
Allerdings erkennen wir auch, dass die sehr leichten Teilchen hohe Flielgeschwindigkeiten verlangen:
hierbei handelt es sich jedoch nicht um einen hydrodynamischen Effekt sondern um die starken kohésiven
Krifte zwischen den Teilchen.

Die Trennung zwischen Erosion und Transport ist keine scharfe Linie sondern ein eher diffuses Band.
Diese Unschirfe ist durch die Details der Stromung bestimmt: je turbulenter die Stréomung ist, um so
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Abbildung 10.11. Querschnitt durch eine Diine: die gestrichel-
ten Linien sind friithere Gleitflichen auf der leewértigen Seite der
Diine

leichter kann sie Teilchen aus dem Boden 16sen. Wenn sich bei gleicher FlieBgeschwindigkeit aufgrund
der Bodenrauhigkeit eine stéirkere Turbulenz ausbildet, so findet mehr Erosion statt als bei annéhernd
laminarer Strémung.

Fiir grole und schwere Teilchen erfolgt der Transport in einem engen Bereich zwischen Erosion und De-
position: um einen Kiesel zu transportieren, muss der Fluss genau die richtige Geschwindigkeit haben. Da
ein Fluss durch Wirbel und Reibung mit dem Flussbett sehr variable Fliegeschwindigkeiten hat, werden
Kiesel nicht gleichméfig sondern springend transportiert: eben dann, wenn die Flieigeschwindigkeit in
Kieselndhe zufillig einmal den richtigen Wert angenommen hat.

Aber selbst grofiere Sandkorner werden aufgrund des nur schmalen Geschwindigkeitsfensters fiir Transport
sprunghaft transportiert — wobei sie ihrerseits wieder mit anderen Teilchen wechselwirken kénnen: ein
Kiesel oder ein grofies Korn kann beim Auftreffen auf den Boden kleinere Teilchen aufwirbeln, die dann
in der Stromung transportiert werden; ein Sandkorn kann beim Auftreffen auf einen Kiesel an diesem
reflektiert werden und wieder in die Stromung gelangen. Auch hier gilt, dass die Prozesse am Boden eines
FlieBgewissers und in der bodennahen Luftschicht dhnlich ablaufen.

Bei der Deposition der transportierten Materialien findet auch Sedimentation statt. Sedimentation be-
schreibt die Ablagerung von in einem kontinuierlichen Medium gelosten Bestandteilen unter dem Einfluss
der Schwerkraft. Auf die Teilchen wirken als systematische Krifte die Schwerkraft und der hydrostatische
Auftrieb. Bewegt sich das Teilchen relativ zum umgebenden Medium, so wirkt eine Reibungskraft und,
bei geeigneter Umstromung des Teilchens, auch ein hydrodynamischer Auftrieb und/oder eine Druck-
kraft. Die letzten beiden Krifte {iberwiegen bei grofien FlieBgeschwindigkeiten, was zu einem Transport
der Teilchen fithrt. Mit Abnahme der FlieBgeschwindigkeit wird die Teilchenbewegung durch die um den
hydrostatischen Auftrieb verminderte Schwerkraft bestimmt, d.h. das Teilchen sinkt nach unten. Dabei
erreicht es jedoch nicht die Geschwindigkeit, die sich im freien Fall ergeben wiirde, sondern féllt ziemlich
bald mit konstanter Geschwindigkeit: Reibung und Gravitation (minus hydrostatischem Auftrieb) halten
sich die Waage (vgl. Kugelfallviskosimeter). Da in die Fallgeschwindigkeit sowohl der Teilchenradius als
auch die Teilchendichte eingehen, fallen verschiedene geloste Bestandteile unterschiedlich schnell aus. Im
Falle einer vollstindig ruhenden Stromung bildet sich bei der Sedimentation kein homogenes Gemisch
sondern eine Schichtung der verschiedenen Bestandteile. Hat die Stromung noch eine Restgeschwindigkeit,
so fallen die verschiedenen Bestandteile an unterschiedlichen Stellen entlang der Strémung aus.

10.2.2 Diinen und Rippel

Diinen sind ein Beispiel fiir Anlagerungsmuster in einem bewegten Medium, ebenso wie die Sandrippel
in stromenden Gewiisser. Fiir beide gelten die gleichen Prozesse, die Diine ist jedoch anschaulicher zu
beschreiben als der Rippel.

Hat sich einmal eine aktive Diine® formiert, so kénnen wir einen charakteristischen Querschnitt verbunden
mit einer Wanderung der Diine in Richtung des mittleren Windes beobachten: auf der dem Wind zuge-
wandten Seite bildet sich eine sanft ansteigende Fliche, auf der windabgewandten Seite ein relativ steiler
Abhang. Sand wird durch den Wind den sanften Anstieg hinaufgetragen und setzt sich im Windschatten
des Abhangs. Dort sammelt sich Sand, bis der Abhang zu steil geworden ist und der Sand lawinenartig ab-
rutscht. Daher entstehen im Laufe der Zeit immer neue Gleitflichen, die sich in Windrichtung fortsetzen.
Der typische Winkel dieser Gleitflichen betréigt ca. 30-35°.

Diinen sind nicht einfache Sandhaufen sondern kénnen in unterschiedlichen Formen vorkommen, die

3Eine aktive Diine ist weiterhin den formenden Prozessen der Luftstrémung ausgesetzt, d.h. es erfolgen sowohl Abbau als
auch Anlagerung von Sand. Diinen konnen allerdings auch inaktiv werden: entweder durch Bewuchs, der die Oberfliche vor
dem Wind schiitzt, oder durch Bewuchs in der Umgebung, der die Diine insgesamt fiir die meiste Zeit vor dem Einfluss des
Windes schiitzt. Diinen kénnen auch ,gefangen werden, wenn sie wihrend ihrer Wanderung auf ein Hindernis (z.B. einen
Felsriicken oder Bewuchs) stofien.
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‘ Abbildung 10.12. Bedeutung von Vegetation als ,, Kondensations-
keim“ fiir die Bildung einer Diine
Links: Wirkung einer Pflanze als Kondensationskeim fiir die Bil-
- dung einer Diine. Rechts: Aufsicht auf die Bildung einer kleinen
Diine hinter einem Hindernis nach dem Modell von Bagnold (1941)
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hauptséchlich von der Sandverfiigbarkeit, Windgeschwindigkeit und -richtung, Variationen in Windge-
schwindigkeit und -richtung sowie Vegetation abhéingen, vgl. Bagnold (1941), Minnaert (1986) oder Sievers
(1989).

Diinenbildung

Vegetation hat fiir eine Diine mehrfache Bedeutung: (a) sie kann ein Kondensationskeim fiir die Diinen-
bildung sein, (b) sie kann die Wanderung einer Diine direkt oder durch Bildung eines Windschatten-
bereiches verhindern, und (c) auf der Diine selbst wachsend kann sie diese festigen. Fiir Kiistendiinen
ist die im Vordiinenbereich wachsende Strandquecke wichtig. Haben sich auf einer Strandebene einmal
Strandquecken angesiedelt, so spricht man bereits von einer Primérdiine bzw. einem Primé&rdiinenfeld. In
Abbildung 10.12 zeigt die Bedeutung kleiner Horste der Strandquecke (bzw. allgemein eines Hindernisses)
fiir die Ablagerung kleiner Sandkissen. Dabei unterscheidet sich die Strandquecke von festen Hindernissen
wie Steinen durch ihre winddurchléssige Form, die sich der Stiarke des Windes anpafit. Dadurch wird der
Sand mit der Strémung durch die Strandquecke getragen. Die Stromungsgeschwindigkeit verringert sich
beim Durchgang durch die Strandquecke durch Reibung an den Halmen und die in die Verformung der
Halme (Verformungsarbeit) gesteckte Energie. Dadurch ist die Stromungsgeschwindigkeit unmittelbar
hinter der Strandquecke so gering, dass der mitgefithrte Sand ausfillt. Zusétzlich schirmen die héheren
Teile der Strandquecke das Sandh&uflein von der freieren Strémung ab, so dass es recht schnell wéchst.
Hat dieses Sandh&ufchen eine gewisse Grofle erreicht, so kann der Wind direkt iiber dem Boden nicht
mehr durch die Strandquecke streichen sondern muss dariiber hinwegstreichen. Dabei muss die potentielle
Energie der Sandkorner erhoht werden. Das gelingt nur fiir einen Teil der Strémung. Daher fallt Sand
auch vor dem Horst der Strandquecke aus; der Sand, der weiter getragen wird, fillt grofltenteils auf der
leewartigen Seite aus, da die Stromung durch die Reibung mit den Halmen der Strandquecke zusétzlich
verzogert wurde. Vom Gesichtspunkt der Stréomungsmechanik her kénnte sich dieser Vorgang fortsetzen,
bis die Strandquecke im Endstadium vollsténdig vom Sand iiberdeckt ist (vgl. unteres linkes Teilbild) und
die dabei entstandene kleine Diine sich nach den oben geschilderten Gesetzméfigkeiten weiterentwickelt.

Ist das Hindernis nicht winddurchléssig, z.B. ein Stein oder ein Stiick Holz, so erfolgt die Sandanlagerung
ghnlich der Sandablagerung hinter einer Buhne nur auf der leewértigen Seite, vgl. rechtes Teilbild in
Abbildung 10.12. In beiden Fillen zeigt die Aufsicht zumindest zeitweise eine Hufeisenform. Erst mit
zunehmender Sandzufuhr bildet sich eine geschlossene Form aus.

Diinenwachstum

Die im Zusammenhang mit dem linken unteren Teilbild in Abbildung 10.12 erwidhnte Endform einer
vollstandig iiberstromten Strandquecke wird in der Natur nicht beobachtet. Die im Windschatten der
Strandquecke entstandene Vordiine hat eine Hohe von nur wenigen Zentimetern bis maximal 1 m. Die
Strandquecke wird dabei aber nicht vollstédndig iiberweht, da sie sich durch Internodienbildung und Wur-
zelstreckung rasch iiber die neue Sandoberfliche hinausstreckt. Auf diese Weise wiichst die Primérdiine
empor. Nahrstoffe werden, ebenso wie weiterer Sand, durch die Stromung zugefiihrt.

Ist die Diine so stark angewachsen, dass der Salzwasser- oder Brackwassereinfluss vollsténdig aulerhalb
des Wurzelraums liegt und der salzhaltige Sand durch Regen zunehmend ausgewaschen wird, wandelt sich
die Primérdiine zur Sekundérdiine mit einer Hohe bis zu 20 m. Pionierpflanze ist der Strandhafer, der in
bewegtem Sand durch Wurzelneubildung fortwihrend gezwungen ist, das Material neu zu durchziehen.
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Kommt die Diine zur Ruhe, so wird das Wurzelwerk des Strandhafers von Nematoden zerfressen; die
Pflanzen sterben ab. Dies ist das Stadium einer alternden Weifldiine. Der Name riihrt daher, dass das
Weiss des Sandes noch durch den Bewuchs durchscheint.

In der alternden WeiBdiine lassen die Uberwehungen nach, so dass mit dem Aufbau von Humus allméhlich
eine Bodenentwicklung beginnt. Dies zeigt sich an einer leichten Graufirbung des Bodens (Graudiine).
Hauptpflanze ist der Rotschwingel, der sich, dhnlich dem Strandhafer, noch gut an gelegentliche Sandiiber-
wehungen anpassen kann. Schreitet die Bodenbildung weiter voran, so beginnt durch die Anreicherung an
Mineralien die Auswaschung von Fulvoséuren mit hohen Gehalten an Fe?*-Hydroxyden, die der Diine eine
charakteristische Braunfirbung verleihen (Braundiine). Es bilden sich Heidegesellschaften mit Krihen-
beere, Tiipfelfarn und Kriechweiden, auch verschiedene Gebiische und Sanddorn kénnen sich ansiedeln.
Die stromungsmechanische Entwicklung der Diine ist in diesem Stadium endgiiltig abgeschlossen.

10.2.3 Longshore-Transport

Der Sedimenttransport entlang der Uferlinie erfolgt durch den kiistenparallelen Langsstrom. Ein bidirek-
tionaler Langsstrom im Zusammenhang mit Rippstromen fithrt nicht zu grofirdumigen Umgestaltungen
der Kiiste, da Sediment mit ihm nicht {iber lange Strecken kiistenparallel transportiert werden kann.
Stattdessen erfolgen lokale Umlagerungen von Sediment, die zu Spitzen im Bereich der Rippstrome und
dazwischen liegenden Minibuchten fithren. Aufgrund der hohen Stromungsgeschwindigkeiten wird ein Teil
des Sediments im Rippstrom von der Kiiste weg transportiert. Wellendominierte Kiisten mit bidirektio-
nalem Langsstrom sind daher meistens Abtragungskiisten.

Bei einem unidirektionalen Langsstrom sieht die Situation anders aus: hier kann Sediment iiber weite
Strecken parallel zur Kiiste transportiert werden. Gerade im Bereich der Ausgleichskiisten sind grofirdumi-
ge unidirektionale Langsstrome von entscheidender Bedeutung. Der Léngstransport wird durch die lokale
Sedimentbilanz bestimmt: wird mehr Sediment zugefiihrt als abtransportiert, so ergibt sich eine positive
Sedimentbilanz und die Kiiste wéchst. Im gegenteiligen Fall ergibt sich eine negative Sedimentbilanz,
entsprechend einem Kiistenriickgang. Kiistendynamik kann daher nicht lokal fiir einen kleinen Kiistenab-
schnitt betrachtet werden sondern muss stets auch die benachbarten Kiistenabschnitte beriicksichtigen.
Dies wird bei der Ausgleichskiiste am deutlichsten, da dort des einen Erosion (am Steilufer oder KIliff)
des anderen Deposition (an einem flachen Kiistenabschnitt) sein kann.

Betrachten wir ein Kiistenstiick, so miissen wir eine Bilanz erstellen aus dem mit dem kiistenparalle-
len Strom zugefiithrten Sediment befrachtetn Wasser, den lokalen Stromungs- und Sedimentverhéltnissen
(Erosion oder Deposition), dem mit dem kiistenparallelen Strom abgefithrten Sediment befrachteten Was-
ser, und einem eventuellen Verlustterm durch einen senkrecht zur Kiiste gerichteten (Ripp)Strom. Aus
der Beriicksichtigung dieser Terme lassen sich schnell einige Spezialfille beschreiben:

o das zugefithrte Wasser enthélt sehr wenig Sediment: in diesem Fall kann selbst bei einem vollsténdi-
gen Abbremsen der Stromung kaum Sediment deponiert werden. Daher findet, bei hinreichender
hinreichender Stromungsgeschwindigkeit und/oder hinreichend feinem lokalen Sediment, Erosion
statt — selbst wenn die Stromung sich in diesem Bereich verlangsamt.

e das zugefithrte Wasser ist stark Sediment befrachtet. Hier sind zwei Fille zu unterscheiden:

— die Stromungsgeschwindigkeit bleibt konstant oder nimmt zu, z.B. um eine lokale Spitze: in
diesem Fall wird kein Sediment deponiert. Bei unverdnderten Strémungsverhéltnissen ist der
Nettotransport konstant: zwar fallt Sediment aus, es wird jedoch in gleichem Mafle Sediment
erodiert. Bei zunehmender Stromungsgeschwindigkeit iiberwiegt die lokale Erosion die lokale
Deposition (wofern Sediment erodiert werden kann) und es findet ein Nettotransport aus dem

betrachteten Abschnitt hinaus statt.
— die Stromungsgeschwindigkeit reduziert sich, z.B. durch eine Aufweitung der Strémung an

einer Flufimiindung, einer Bucht oder hinter einer Landspitze. In diesem Fall iiberwiegt die
Deposition die Erosion, es findet Anlagerung von Sediment statt.

Die im letzten Fall genannte Geometrie liegt der Nehrungsbildung, vgl. Abb. 10.13 zu Grunde, er ist auch
die Ursache fiir das Versanden von Hafeneinfahrten (daher die Molen). Auch die Strandseen im weiter
unten diskutierten Beispiel entstehen so.
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%'I: n... Abbildung 10.13. Nehrungsbildung in der westlichen Ostsee am
Beispiel des Graswarder, Heiligenhafen (Duphorn et al., 1995)

Die Wanderung der friesischen Inseln beruht ebenfalls auf diesem Prozess: sie bilden einen Inselriegel
vor dem flacheren Wattenmeer. Durch den Transport senkrecht zur Kiiste wiirde sich eigentlich eine ge-
schlossene Sandbank ausbilden kénnen. Da das Watt dahinter jedoch ein Tidengewésser ist, miissen grofle
Wassermengen transportiert werden: die Sandbank wird durch Seegatte unterbrochen, in denen dieser
Austausch stattfindet. Aus der Sicht des kiistenparallelen Stroms findet jeweils am Ende der Insel am See-
gatt eine Aufweitung seiner Stromrohre statt, seine Geschwindigkeit verringert sich und es wird Sediment
deponiert. Als Konsequenz wird der Tidenstrom durch das Seegatt etwas weiter in Richtung des kiisten-
parallelen Léngsstroms, d.h. in Richtung auf die 6stlich gelegene Nachbarinsel verfrachtet und fithrt doer
zu einer Erosion an der Westkiiste. Da sich der Tidenstrom unmittelbar hinter der Insel aufweitet, bleibt
Sediment befrachtetes Wasser im Kiistenbereich der zweiten Insel, kann mit dem kiistenparallelen Lings-
strom parallel zu dieser transportiert und an ihrem 6stlichen Ende abgelagert werden. Auf diese Weise
wandert die gesamte Inselkette in stlicher Richtung, vgl. Abb. 10.14. Diese Wanderung wurde erst in den
vergangenen Jahrhunderten durch immer stédrkere Kiistenschutzmafinahmen voriibergehend gestoppt —
vorriibergehend, da sich zwar die Deichlinie als Inselufer auf diese Weise halten lasst, das Vorland jedoch
weiterhin stark erodiert wird und damit der Deich sich irgendwann in einer Art unterseeischem KIliff
fortsetzt und entsprechend schnell erodiert wird.

Freie Strandwille: Haken und Nehrungen

Strandwiille bilden sich auf der Schorre als Barrieren vor dem Strand aus. Zur Strandwallbildung kann
es jedoch auch unabhiingig von einem Strand kommen: ein freier Strandwall entsteht. Prominenteste
Beispiele fiir freie Strandwélle sind Haken und Nehrungen. Diese Haken bzw. Nehrungen sind auch die
Wiille, die sich am Weststrand vor den Strandseen ausgebildet haben!

Im Heimatkundeunterricht wird die Nehrungsbildung als das Anwachsen an eine Unregelméfligkeit in der
Kiiste betrachtet. Diese Auffassung entspricht der Laienvorstellung.

Allerdings gibt es auch andere Ansétze. So schlidgt Martens (1927) vor

... fiir das Zustandekommen eines freien Strandwalles eine plotzliche Anderung im Verlauf der
Kiiste allein nicht ausreichend. Nur da, wo schon in einem grofleren Abstande vom Land der
Meeresboden seicht ist, dass die Wellen nicht imstande sind, Sand und Geréll bis zum Ufer
heranzutragen, kommt es zur Ausbildung eines freien Strandwalls. (Martens, 1927)

Als Beispiel verwendet Martens (1927) den Stein- und Grwaswerder vor Heiligenhafen und betont weiter

dass die vollige Abschniirung einer Bucht nur dann eintreten kann, wenn sie in der ganzen
Breite ihrer Miindung nur eine Tiefe von weniger als 4.0 m hat (Martens, 1927)

und verwendet hier die Bucht von Stein an der Probsteier Kiiste als Beispiel. Bei der Ablagerung der
vor den Eingang der Bucht gelangenden Sandmassen kommt es zunéchst auf der flachen Schorre zu
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Abbildung 10.14. Wanderung der friesischen Inselns am Beispiel
Baltrums

einer gegen die Miindung der Bucht allmihlich ansteigenden submarinen Aufschiittungsfliche, die als
Brandungshalde bezeichnet wird. Aus dieser entsteht schliellich ein Strandwall von 1.5-3.0 m Hohe und
30-50 m Breite.

Wird dieser Strandwall durch die allméhliche Tieferlegung der Schorre aufs neue wieder von
der See angegriffen, dann entsteht auf der Seeseite des Hauptstrandwalles ein niedriges KIliff,
dass dauernd weiter landeinwérts verlegt wird. Wie iiberall an der Flachkiiste, so wird auch
hier das von der Brandung bewegte Material an der dufleren Grenze der Wellenwirkung immer
wieder zu einem Wall aufgetiirmt. So besteht die Verdnderung der Barre zunéchst darin, dass
der Hauptwall nach Art einer Wanderdiine gegen die Bucht hin verschoben wird.

martens27

Nach und nach wandert er {iber die auf der Riickseite des Strandwalls bereits zur Bildung gekommenen
limnischen Ablagerungen.

Hurtig (1954) verwendet einen &hnlichen Ansatz zur Erklirung der Bildung der Warnowbucht und die
Boddenlandschaft. Er sieht auch Parallelen in den heutigen Verhéltnissen der ostmecklenburgischen
Flachkiiste: dort riicken die Diinenwille allmihlich iiber hinter ihnen liegendes Moorgeldnde hinweg.
Nach dem Uberfahren taucht dasselbe auf der Seeseite wieder als Strandfeldmoor auf (Tapfer, 1940) Be-
reits frither, aber ebenfalls in diesem Sinne, verwendet Lehmann (1909) die Bildung freier Strandwiille
zur Erklarung der Entstehung von Schaabe und Schmaler Heide vor:

Ging die Littorinasenkung langsam vor sich, so muss das Meer schon an der jeweiligen Kiiste
weit vor dem heutigen Strande mit dem Bau von Strandwiillen begonnen haben. Diese wurden
natiirlich bei weiterem Vordringen immer wieder eingeebnet und in unaufhorlichem Wechsel
zum Aufbau neuer Strandbildungen verwandt. Es ist also durchaus nicht gesagt und nicht
einmal wahrscheinlich. dass die Schaabe und die Schmale Heide an ihrer heutigen Stelle aus
Hakenbildungen zusammengewachsen sind und die hinter ihnen liegenden Bodden als Teile der
See abgeschniirt haben. Diese Binnengewéisser konnen sehr wohl von hinten erfiillte Hohlformen
sein, in die bei der heutigen Wittower Fihre das Wasser einstromte. (Lehmann, 1909)
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Lehmann (1909) hat diesen Ansatz auch auf die Entstehung des ostlichen Teils der Frischen Nehrung
und auf die Kurische Nehrung iibertragen. Fiir die Schaabe wurde ein #hnlicher Ansatz auch von Plewe
(1940) verfolgt. Uhl (1939) merkt dazu vom Stand des Wasserbautechnikers an:

Abbildung 10.15. Kiistenevolution als Wechselwirkungs-
prozess.

Das End eder Nehrungsbildung fillt zeitlich mit ihrem Beginn zusammen. (Uhl, 1939)

10.2.4 Offshore-Transport

Offshore-Transport, d.h. Transport von Sediment mit einem senkrecht zur Kiiste gerichteten Strom ist
praktisch immer mit Verlust von Sediment in tieferes Wasser verbunden. Ein Teil dieses Sediments kann
bei starken Winterstiirmen mit den Wellen wieder an den Strand verfrachtet werden und insbesondere
stranparallele Barren? unter dem Wasser bilden, die ihrerseits wieder den Kiistenlingstransport beein-
flussen.

10.3 Kiistendynamik: Beispiel

Kiisten sind etwas veréinderliches, wobei die Verinderungen und ihre Zeitskalen u.a. abhéingen von (a)
Verénderungen des Meeresspiegels, (b) der Morphologie der Kiiste, (¢) dem Strémungsfeld von Wind
und Wasser, und (d) der Sedimentbilanz. Als ein Beispiel fiir einen auf historischen Zeitskalen sich ent-
wickelnden Kiistenabschnitt soll hier die Halbinsel Fischland—Darf—Zingt in Nordvorpommern betrachtet
werden. Doch vorher einige allgemeine Vorbemerkungen.

Kiistenverdnderung oder -entwicklung wird als bedrohlich empfunden: zum einen, weil der Mensch an-
scheinend eher generelle Bedenken gegen die Verdnderung hat; zum anderen, weil der Mensch immer
dichter an die Kiiste herangeht und damit immer mehr Leben, Eigentum und Kulturgut durch natiirliche
Kiistenentwicklung gefihrdet ist. Daher versucht der Mensch, aktiv in die Kiistenentwicklung einzugreifen
— ein Verfahren, dass er als Kiistenschutz beschreibt. Kiistenschutz® ist z.B. bestrebt, den Abbau zu ver-
hindern und vorhandene Sedimentwanderungen so zu lenken, dass z.B. das Versanden von Hafenanlagen
oder Flussléufen verhindert wird. Beriicksichtigen wir dabei, dass nur ein kleiner Teil des beim Abbau
frei werdenden Sediments in das “freie Meer” verloren geht, so wird das Dilemma deutlich: selbst wenn
Kiistenschutz nur an Abbruchabschnitten erfolgt, so beeinflusst er die Anlandungsabschnitte ebenfalls.
Oder plakativ formuliert: des einen Erosion ist des anderen Akkumulation.

10.3.1 Kiistenentwicklung als Riickkopplungsprozess

Betrachtet man die Entwicklung einer Kiiste auf kurzen Zeitskalen, so sind die Verdnderungen des Mee-
resspiegels zu vernachlissigen. Zwischen den verbliebenen Prozessen der Kiistenentwicklung stellt sich ein
Wechselwirkungsprozess ein, vgl. Abb. 10.15. Topographie und Stratigraphie des Geliéindes bestimmen die
Bewegung von Luft und Wasser. Dieses Stromungsfeld bestimmt, zusammen mit biophysikalischen und

4Barren sind kleine Sandbinke, die jedoch — im Gegensatz zur echten Sandbank — unter dem Meeresspiegel liegen und
nicht zwischenzeitlich trocken fallen. Im Bereich der Ausgleichskiisten der Ostsee bildet sich meist ein System von 3 Barren
aus. Diese sind zum einen fiir das Aufsteilen und den Beginn des Brechens von Wellen entscheidend, zum anderen kanalisieren
sie den Kiistenparallen Sedimenttransport. Barren sind von ihrer Entstehung her grofie Rippel, d.h. es gelten weiter oben
iiber Diinen gesagten Entwicklungsmuster.

5Fiir die allgemeinen Grundlagen und Methoden des Kiistenschutzes sei auf Abschn. 10.4 verwiesen.
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Abbildung 10.16. Ausgewéhlte Kurven
des holozénen Meeresspiegelanstieges aus
dem Bereich der westlichen und der siidli-
chen Ostsee sowie der Deutschen Bucht.
Duphorn et al. (1995) auf der Basis von
Kliewe und Janke (1982) und Winn et al.
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(1986).

geochemischen Prozessen, den Sedimenttransport (inklusive eventueller Abrasion oder Akkumulation).
Die damit verbundenen Sedimentumlagerungen ihrerseits verdndern die Topographie und Stratigraphie.

Diese Form einer Wechselwirkung(skette) ermdglicht Riickkopplungen, d.h. der Kreislauf kann stabilisie-
rend sein (negatives Feedback) oder sich selbst verstirken (positives Feedback). Negatives Feedback kann
als eine Form der Selbstregulation verstanden werden. Positives Feedback lésst sich auch als Selbstorgani-
sation interpretieren, die zu neuen ‘Verhaltensmustern’ fithren kann. Ein Wechsel zwischen diesen beiden
Formen der Riickkopplung resultiert in einer Anderung des morphodynamischen Verhaltens. Ein Beispiel
fiir einen derartigen Ubergang im weiter unten beschriebenen Kiistenabschnitt ist die Inaktivierung des
Altdar Kliffs, ebenso wie der Ubergang sowohl des West- als auch grofier Teile des Nordstrands von einer
Anlandungs- in eine Abtragungskiiste.

10.3.2 Die Ostesee als Biihne

Die Ostsee ist ein Nebenmeer, nur durch einen engen Zugang (Kattegat) mit dem Randmeer ‘Nordsee’ des
Atlantischen Ozeans verbunden. Dadurch unterscheiden sich die dynamischen Vorgénge von der Ostsee
von denen der freien Ozeane. Insbesondere sind die Tiden kaum ausgeprégt und Wellen in Lénge und
Hohe aufgrund der hiufig geringen Wassertiefe und der geringen Einwirkstrecke (fetch) nur relativ klein.
Andererseits erlaubt die relativ geschlossene Struktur die Ausbildung stehender Wellen (Seiches), die im
Zusammenhang mit geeigneter Windrichtung zu langanstehenden Hochwasser und Sturmfluten fithren
konnen. Auch geologisch ist die Ostsee insofern etwas Besonderes, als dass auf einer relativ kleinen
Léngenskala sehr unterschiedlich Kiistenformen insbesondere auch sehr unterschiedlichen Alters vorkom-
men.

Geschichte

Geologisch gesehen ist die Ostsee ein sehr junges Meer: noch vor 15 000 Jahren war die heute von ihr
eingenommene Fliiche von einer michtigen Eisschicht bedeckt: im Zuge der Weichseleiszeit® hatten sich
Gletscher vom Skandinavischen Landschild bis iiber weite Teile des norddeutsch-polnischen Flachlandes
und des Baltikums ausgedehnt. Erst mit dem Abschmelzen des Eises konnte sich die Ostsee langsam
ausbilden.

Die mit dem Abschmelzen des Eisschildes verbundene Anderung des Meeresspiegels ist in Abb. 10.16 fiir
verschiedenen Bereiche der westlichen und siidlichen Ostsee sowie die Deutsche Bucht gezeigt. Deutlich
erkennbar sind verschiedenen Fluktuationen auf dem generellen Trend sowie insbesondere der schnelle
Meeresspiegelanstieg am Anfang des betrachteten Zeitintervalls.

6Zur Hochstzeit der Weichseleiszeit war der Eisschild auf dem Skandinavischen Schild bis zu 3000 m méchtig wihrend
der Meeresspiegel aufgrund der im Eis gebundenen Wassermassen um 80-100 m unter dem heutigen lag (Koster, 1996).
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Abbildung 10.17 gibt eine Ubersicht iiber die Eisrandlagen zu verschiedenen Zeiten im Vergleich mit
dem heutigen Kiistenverlauf. Diese eiszeitlichen Formen sind die Ausgangsposition, die gegenwéirtige
Landkarte des Kiistengebiets gibt einen Schnappschuss der momentanen Situation. Die Prozesse, die diese
Umwandlung bewirkt haben, arbeiten weiter und werden die Landkarte daher auch zukiinftig verdndern.

Diese junge Entstehungsgeschichte erklért die unterschiedlichen geologischen Formationen im Ostsee-
raum. Der Norden ist bestimmt durch kristalline Gesteine der Grundgebirge mit nur geringméchtiger
Ablagerung durch eiszeitliches Material. Dieser Skandinavische Schild steigt weiterhin iiber den Meeres-
spiegel an, da der Ausgleich des Einsinkens durch die aufliegenden Eismassen, das glacial rebouncing oder
die eisisostatische Hebung”, noch nicht abgeschlossen ist. Im Rahmen der Kiistenklassifikation handelt es
sich also um eine vorriickende Kiiste aufgrund eines (lokalen relativen) Absinkens des Meeresspiegels. Im
Bottnischen Meerbusen ergibt sich dadurch eine Landhebung (aufgrund von Pegelbeobachtung, d.h. der
allgemeine Meeresspiegelanstieg ist bereits eingeschlossen) von ca. 80 ¢cm/Jahrhundert, im Bereich der
Aland-Inseln betrigt die Hebung noch ca. 50 cm (Rossiter, 1967). Die Linie konstanten Meerespsiegels
verlauft ungefdhr von Skagen durch das nordliche Seeland und das siidliche Schonen, hat ihre siidlichste
Ausdehnung nordlich Bornholm, schwenkt dann nach Nordosten und setzt sich siidlich Gotlands bis zur
Insel Osel (Saaremaa) im Rigaischen Meerbusen fort. Im 6stlichen Teil der Ostsse betrigt der Meeres-
spiegelanstieg weniger als 10 cm, im westlichen Raum bis zu 23 cm (Liibeck).

Die prikambrischen Gesteine des Skandinavischen Schildes haben ein Alter von mehr als 1 Mrd. Jahren.
Pleistozénes Inlandeis hat wéhrend mehrerer Eiszeiten grofle Materialmassen abgetragen und nach Siiden
verfrachtet. Daher wird das Grundgebirge nach Siiden zunehmend von Sedimenten iiberlagert. In einem
Streifen von der siiddstlichen Kiiste Schonens iiber die Inseln Oland, Gotland, Dagd (Hiumaa) und Osel
(Saaremaa) bis zur estnischen Nordkiiste ist in altpaldozonischen Sedimenten eine Schichtstufenlandschaft
entstanden. In ihr haben sich zahlreiche Steilufer in Kalken, Sandsteinen und anderen Sedimenten gebil-
det. Uberall dort, wo eiszeitliche Ablagerungen groBer Michtigkeit vorliegen, konnten sich Sandstréinde
bilden.

Im Gegensatz zur nordlichen Ostsee liegt die siidliche Ostsee in einem alten Senkungsgebiet und ist durch
miichtige eiszeitliche und voreiszeitliche Ablagerungen gepriagt. Dem nordskandinavischen Grundgebirge
vergleichbare Gesteine sind hier teilweise erst in weit mehr als 6000 m Tiefe zu erwarten (Koster und
Schwarzer, 1996). Die Landoberfldche ist weiterhin durch die Gesteinfracht aus Nordskandinavien be-
stimmt, &ltere Gesteine sind nur an wenigen Orten zugénglich, wie z.B. an den Kreidekliffs von Mén und

"Eine isostatische Hebung bewirkt ein lokales Absinken des Meerespspiegels, auch als isostatische Meeresspiegeldnderung
bezeichnet. Ein Anstieg des Meeresspiegels aufgrund des Abschmelzens von Eismassen oder der Temperaturausdehnung des
Wassers bei Erwarmung dagegen wére ein globales Phdnomen und wiirde als eustatischer Meeresspiegelanstieg bezeichnet.



KAPITEL 10. KUSTENDYNAMIK 195

Schirenhof- Kuste Meeresboden- Kiste Kernland-Buchten-Kiste
fFjard-Schiren-Kiste  Kliffreihen- Kiste Hatf-Nehrungs-Diinenwall -K.
Fjord-Schiren-Kiiste Ausgleichskiiste

Delta-Kiste
SE

Abbildung 10.18. Prinzip der raum-
lichen Anordnung und Korrelation von
Kiistentyp, Aufbau des Untergrundes und
isostatischer Ausgleichsbewegung. Darge-
stellt ist ein verallgemeinertes, nicht maf}-
stabsgerechtes Profil von Smaland zum Fri-
schen Haff (Lampe, 1996).

Abbildung 10.19. Natiirliche Gliederung der Ostsee und
Lage des Léngsschnitts in Abb. 10.20; Wattenberg (1949) in
Koster und Lemke (1996).

Riigen oder in den verbreitet vorkommenden tertidren Sedimenten. Dieser siidliche Bereich der Ostsee ist
durch Abtragung und Anlandung bestimmt.

Der Boden der Ostsee ist teilweise durch &ltere Festgesteine, teilweise durch jiingere eiszeitliche Abla-
gerungen bestimmt. Erosion von Lockergesteinen durch Wind und Wellen an den Kiisten ebenso wie
am Meeresboden fithrt zur Mobilisierung, Verfrachtung und erneuten Ablagerung von Material. Zuséitz-
liches Material wird durch Fliisse zugefiithrt. Daher finden sich am Boden der Ostsee zusétzlich zu den
Festgesteinen und den eiszeitlichen Sediementen junge Abrasionsflichen mit Restsedimenten und junge
Sedimente wie Meeressand und Schlick.

Abbildung 10.18 fasst den Zusammenhag zwischen Untergrund, isostatischer Ausgleichsbewegung und
Kiistentyp schematisch zusammen.

Gesamtstruktur: Becken und Schwellen

Aufgrund ihrer Entstehungsgeschichte weist die Ostsee ein vielgestaltiges Relief auf. Die Gletscher der
Weichseleiszeit haben durch ihre Bewegung und ihr Aufarbeiten von Schmelzwasserseen und Ablagerun-
gen fritherer Eiszeiten eine Struktur von Becken und Schwellen geschaffen, die in Abb. 10.19 und 10.20
dargestellt ist.

Die grofite Wassertiefe wird danach im Landsort-Tief (459 m) siidlich von Stockholm angetroffen. Was-
sertiefen von mehr als 200 m sind auf eng begrenzte Bereiche beschrinkt wie z.B. das Aland-Tief (301 m),
das Ulvo-Tief (301 m) und das Gotland-Tief (249 m). Das Teilbecken mit der grofiten mittleren Wasser-
tiefe befindet sich in der 6stlichen Gotlandsee. Konsequenterweise ist dies auch der Bereich, in dem sich
die Wellen grofiter Wellenléinge und -hohe entwickeln konnen. Das flachste Becken bildet die Beltsee, in
der Wassertiefen bis 80 m in Kolken erreicht werden.

Fiir die Ostsee als Gesamtsystem sind die Becken maximaler Wassertiefe relativ unbedeutend. Hier sind
die Schwellen entscheidend, da sie den Wasseraustausch und damit einer Vielzahl physikalischer und
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Abbildung 10.20. Bodenprofil in
Léngsachse der Ostsee mit Tiefen der
Becken und Schwellen in m. Das Pro-
fil ist entlang der gestrichelten Linie in
Abb. 10.19 genommen.

chemischer Prozesse (und damit letztendlich auch biologischer Prozesse) bestimmen. Fiir die Wirkung der
Schwellen sind nicht die flachsten sondern die tiefsten Bereiche der Schwelle ausschlaggebend, da sie sowohl
Quantitét als auch Qualitét (insbesondere Sauerstoffgehalt) des einstromenden Wassers bestimmen. Im
Ubergangsbereich zwischen Nord- und Ostsee bilden die Dodgen- (7 m) und die Darer-Schwelle (18 m)
die Haupthindernisse fiir einen ungestérten Wasseraustausch. Die Darfler Schwelle erstreckt sich ungeféihr
vom Darf} erst in nordwestlicher Richtung und knickt dann nach Norden Richtung Falster-Lolland ab.
Das Untersuchungsgebiet erstreckt sich daher {iber die Randbereiche zweier unterschiedlicher Becken der
Ostsee oder genauer gesagt es liegt im Grenzbereich zwischen der Beltsee im Westen und der Arkonasee
im Osten.

Geologisch besteht der Meeresboden im Vorpommerschen Bereich im wesentlichen aus Schichten der Ober-
kreide, ist also voreiszeitlichen Urpsrungs. Als eiszeitliches Sediment ist Geschiebemergel weit verbreitet,
so findet man z.B. im Geschiebemergel der Darfler Schwelle oftmals zahlreiche Schreibkreidegeschiebe
deren Durchmesser bis zu einigen Metern reichen kann.

Die Bodenbedeckung im Untersuchungsbereich besteht boddenseitig aus Schlick und Ton, seeseitig aus
Feinsand, in etwas grofieren Tiefen antlang der Westkiiste der Halbinsel auch aus Grobsand (Koster und
Lemke, 1996).

Wasseraushalt und Stréomungen

Der Wasserhaushalt der Ostsee wird durch vier Komponenten bestimmt: Niederschlag, Verdunstung,
Flusswasserzufuhr und Einstrom aus bzw. Ausstrom in die Nordsee. Dominierende Grofe ist die Flusswas-
serzufuhr, da das Einzugsgebiet der grofien Fliisse ungefihr viermal so grof§ ist wie die Fliche der Ost-
see. Die grofen Zulieferer (Newa, Weichsel, Diina, Memel, Oder) liegen alle im stlichen Bereich, die
néchstfolgenden Zulieferer in Schweden. Durch diese Siilwasserzufuhr hat das Ostseewasser einen ge-
ringeren Salzgehalt und damit auch eine geringere Dichte als Nordseewasser. Dieser Dichteunterschied
erzeugt gleichzeitig ein Druckgefille, das zu einem Vordringen von Salzwasser in Bodennéhe fiihrt. Dieser
Einstrom salzreichen Wassers wird durch die Schwellen deutlich behindert wihrend das salzarme Ober-
fliichenwasser praktisch ungehindert durch Oresund und groen Belt in die Nordsee gelangt. Der vertikale
Austausch zwischen salzhaltigem und salzarmem Wasser erfogt durch von Seegang (und damit letztend-
lich vom Wind) erzeugte Turbulenz, so dass das fiir die Ostsee typische Brackwasser entsteht. Konvektive
Prozesse, im wesentlichen durch die Abkiihlung oberflichennahen Wassers ausgelost, tragen ebenfalls
zur Vermischung unterschiedlicher Wassermassen bei und fithren damit zur Ausbildung einer homogenen
Deckschicht. Thre Dicke hingt von der den Seegang erzeugenden Windstéirke und dem Wirmefluss durch
die Meeresoberfliche ab.

Aus der grofirdumigen Verteilung des Salzgehaltes im Oberflichenwasser lidsst sich auf eine sehr schwa-
che mittlere Stromung in der Ostsee schlieflen, die einen beckenweiten Wirbel gegen den Uhrzeigersinn
mit Stromungsgeschwindigkeiten in der Groflenordnung von 1 c¢m/s bildet. Aufgrund dieser geringen
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Abbildung  10.21. Richtungscharakteristik  der
Stromung auf der Darfler Schwelle in vier Messtiefen.

Stromung  0OS.
a5 1973-1979 Dargestellt ist der prozentuale Anteil der Stromungsbei-
iawe) 00(%] .
b trige, Francke (1983).

m

‘«"—"‘““‘L‘-Mﬂﬁﬁ Abbildung 10.22. Zeitreihe der Stromungsvektoren

B — 10cm/s in vier Tiefen auf der Darfler Schwelle im Mai 1986
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Geschwindigkeit ist die Strémung nicht direkt messbar. Ursache dieser beckenweiten Stromung ist der
SiiBwasseriiberschuss. Die Wasserbewegung wird im Sund gebiindelt und bildet im Kattegat den Balti-
schen Strom.

Dieses Muster lisst sich auch lokal erkennen. Abbildung 10.21 zeigt dazu Messungen der Stromungsrich-
tung auf der Darfier Schwelle in vier verschiedenen Wassertiefen (7 m, 12 m, 17 m und 19.5 m). Wihrend
sich in den grofleren Wassertiefen Einstrom- und Ausstrom ungefihr die Waage halten, iiberwiegt im
oberflichennahen Bereich das Ausstromen. Die zeitliche Variabilitit dieser Stromung ist in Abb. 10.22
illustriert.

Stromungen in der Ostsee haben unterschiedliche Ursachen. Im Bereich der Beltsee ist der Unterschied
im Salzgehalt die treibende Kraft fiir Stromungen. Daher kénnen im Grofien Belt und im Fehmarnbelt
auch bei Windstille oftmals hohe Stromungsgeschwindigkeiten gemessen werden.

In den groflen Becken der Ostsee dagegen wird die Stromung vor allem durch den Wind angeregt, im
Bereich der Fluss miindungen ist allerdings auch der Zustrom von Flusswasser von Bedeutung: zum
einen fithrt das zustromende SiiBwasser zur Anhebung des Wasserstandes, zum anderen baut es aufgrund
seines geringeren Salzgehaltes Dichteunterschiede zum umgebenden Seewasser auf. Lokal kénne nsich
daraus kleinerdumige Zirkulationsmuster ergeben, fiir das Gesamtstromungsmuster iiberwiegt jedoch die
treibende Kraft des Windes.

Neben den treibenden Kriften des Windes ist die Ablenkung der Stromung durch die Coriolis-Kraft eine
das Stromungsmuster entscheidend bestimmende Grofle. Die horizontalen Skalen dieser Stromung werden
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durch den internen Rossby-Radius bestimmt:
(N)H

mf
mit H als der Wassertiefe, f als der durch die Corioliskraft bestimmten Tréigheitsfrequenz (fiir die Ostsse

ist f =12-10"%s71 oder Tt = 27/f = 14.5 d), und (N) als der iiber die Wassersiule gemittelten
Brunt-Viisila-Frequenz N. Letztere ist definiert als

R = (10.14)

(10.15)

In der Ostsse betrigt der Rossby-Radius je nach Jahreszeit und Region etwa 2 bis 7 km (Fennel et al.,
1991).

Winderzeugte Stromungen konnen dann wie folgt entstehen: Ein plotzlich einsetzender Wind erzeugt
zunéchst in der Deckschicht eine Schwingung mit der Trigheitsfrequenz. Daraus resultiert ein Transport
in der Deckschicht senkrecht zur Windrichtung (Nordhalbkugel: rechts). Dieser wird als Ekman-Transport
bezeichnet. Die resultierende Schwingung wird als Trégheitsschwingung bezeichnet, sie wurde in den 30er
Jahren entdeckt (Gustafsson und Kullenberg, 1936). Rdumliche Begrenzungen des Segebiets behindern die
Triagheitsschwingungen und erzeugen dabei Triagheitswellen, die zu einer hohen Variabilitdt der Stromung
in Frequenzbereichen oberhalb der Tragheitsfrequenz fithren. Signatur dieser Tragheitsbewegungen ist
eine deutliche Vertiefung der Deckschicht aufgrund der besseren Durchmischung, wie sie auch nach einer
Serie von Stiirmen nachgewiesen werden kann (Krauss, 1981).

Fiir die Anregung von Stromungen unterhalb der Trigheitsfrequenz ist der Ekman-Transport und des-
sen Beeinflussung durch Kiisten entscheidend. Bei kiistenparallelem Wind ergibt sich ein Auftrieb oder
Absinken von Wassermassen in einem kiistennahen Bereich von der Breite des internen Rossby-Radius.
Daraus ergibt sich ein kiistennormaler Dichteunterschied und somit ein Druckgradient. Die Bewegung
des Wassers folgt jedoch nicht dem Druckgradienten sondern wird durch die Corioliskraft nach rechts
abgelenkt: die Stromung verlduft parallel zu Linien gleichen Drucks (geostrophische Stromung). Dadurch
entsteht ein kiistenparalleler Strahlstrom. Unterhalb der Deckschicht dagegen ergibt sich eine entgegenge-
setzte Ausgleichsstromung, die beim Auftreffen auf topographische Hindernisse ihrerseits Wellen anregen
und Wirbel bilden kann. Dies fithrt insbesondere in der flachen Beltsee zu topographisch gesteuerten
Stromungsmustern.

Abbildung 10.23 zeigt die Ergebnisse einer Simulation derartiger Stromungen fiir die westliche Ostsee
in 3 m Tiefe 24 h nach dem Einsetzen eines Westwindes. Wesentliche Merkmale sind die Ausbildung
eines Kiistenstrahlstroms vor Mecklenburg-Vorpommern und die nach rechts abgelenkte Ekman-Stréomung
in Bereichen fern der Kiiste. Der Westwind ist auch verbunden mit einem Anstau von Wassermassen
im Kattegat und einem Zuriickweichen des Wassers in der eigentlichen Ostsee. Das dabei entstandene
Druckgefille fithrt im grofien Belt und im Sund zu erhohten Geschwindigkeiten. Mit dem Abflauen des
Windes innerhalb des néchsten Tages {iberwiegt das Zuriickfluten der Wassermassen aus der eigentlichen
Ostsse die windgetriebenen Strémungsmuster und es entstehen topographisch bedingte Wirbel in der
Kieler Bucht und der Mecklenburger Bucht.

Tiden, Seiches und andere Wasserstandsschwankungen

Wasserstandsschwankungen in der Ostsee entstehen durch drei Prozesse: Tiden, stehende Wellen (Seiches)
und als Seegang.

Tiden

Tiden werden nach ihre Periode unterteilt in My (12.42 h), So (12.00 h), K; (23.93 h) und O; (25.82 h)
Tide. Die ersten beiden werden als halbtégige, die letzten beiden als eintédgige Tide bezeichnet. Die Summe
der Amplituden der halbtéigigen Gezeiten iiberschreitet nicht 12 c¢m, die der eintéigigen nicht 15 cm, so
dass die Gezeiten in der Ostsee praktisch keine Bedeutung haben.
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Abbildung 10.23. Simulantion der Oberflachen-
) 20 40 60 80 100 120 stromungen in der westlichen Ostsee in 3 m Tiefe mit
zonale Koordinate / Seemeilen Hilfe eines numerischen Modells (Fennel, 1996).

Betrachtet man Pegelaufzeichnungen, so ist selbst in der westlichen Ostsee die Tide in der Regel nicht
einfach zu erkennen sondern von einer meteorologisch beeinflussten Schwingung mit grosserer Periode
iiberlagert. Schon Windstérken von 3-4 Bft unterdriicken die Tide (Eiben, 1992). Daher werden in der
Ostsee auch keine Tidengangslinien ausgewertet sondern die hydrologischen Werte nur als Tageswerte
angegeben (Terminablesungen als 12 h Werte oder Tagesmittelwerte).

Seiches: Badewanne Ostsee

Die Gezeiten der Ostsee sind Mitschwingungsgezeiten der Nordsee. Die Amplitude der halbtégigen Tide
ist in der Ostsee stets kleiner als im Kattegat. Die Amplitude der eintégigen Tide dagegen kann in Teilen
der Ostsee grofer sein als im Kattegat, die Ostsee reagiert also resonant auf diese Anregung.

Resonante Schwingungen oder Seiches kénnen sich in abgeschlossenen oder halboffenen Becken (also
auch in Hafenbecken!) in Form stehender Wellen ausbilden. In einem geschlossenen Becken muss dazu
die Beckenlénge L ein Vielfaches der halben Wellenlénge betragen. Fiir die Schwingungsdauer gilt dann
die Meriansche Formel:

2L
nvgH

Dann bildet sich in Beckenmitte ein Schwingungsknoten, an dem der Wasserstand konstant bleibt, und

T, = (10.16)
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an den Réndern jeweils ein Schwingungsbauch, in dem die Amplitude der Wasserstandséinderung maxi-
mal wird. In einem halboffenen Becken betragen die Eigenschwingungen das Doppelte der Perioden im
geschlossenen Becken, d.h. die Lénge des Beckens muss ein Vielfaches einer Viertel-Wellenlénge sein.

Fiir die Ostsee ist die Situation etwas komplizierter, da jedes der Becken eine eigene Eigenschwingung
aufweist und die Ostsee insgesamt daher eher wie ein System gekoppelter Pendel schwingt. Fiir das System
‘Westliche Ostsee—Finnischer Meerbusen’ betrégt Periode der Schwingung zweiter Ordnung 23.8 h und
liegt damit der ganztidgigen Tide sehr nahe.

Eigenschwingungen der Ostsee kénnen ebenso durch Luftdruckunterschiede und eine windbedingte Schrigstel-
lung der Meeresoberfliche angeregt werden. Bei auflandigem Wind ergibt sich ein erhhter Wasserstand an
der Kiiste, der Windstau, wéhrend ablandiger Wind zu einer Erniedrigung fithrt. Die Wasserstandsédnde-
rung ist proportional der Schubspannung (die ihrerseits proportional der Windgeschwindigkeit ist) und
der Wirkldnge des Windes, dem fetch. Nordost- und Siidwestwinde finden in der Ostsee besonders lan-
ge Wirkléinge vor, an deren Ende jeweils die flachen Gebiete der westlichen Ostsee bzw. des stlichen
Finnischen Meerbusens liegen. Die typischen zeitlichen Skalen der Druckgebilde betragen 1 bis 2 Tage,
ihre rdumlichen Skalen entsprechen ungefiihr der Ausdehnung der Ostsee. Daher werden im wesentlichen
Seiches erster Ordnung angeregt (Schwingungsperioden von 27.7 bzw. 31.0 h). Die damit verbundenen
Schwankungen des Wasserstandes kénnen bis zu 1 m betragen und sind meist nach wenigen Perioden
abgeklungen. Der Wasserstand wird besonders hoch (Sturmflut), wenn der anregende Windstau iiber eine
oder mehrere Schwingungsperioden in Resonanz mit der Grundschwinung der Ostsee ist.

Anregungen mit lingeren Zeitskalen als der ersten Eigenperiode eines Beckens konnen zu einer quasista-
tischen Verschiebung von Wassermassen fithren. Dies ist insbesondere fiir den Austausch mit der Nordsee
von Bedeutung. Die Wasserstandsénderungen konnen 0.5 m betragen und iiber Zeitrdume von 1 bis 2
Monaten schwanken. Je nach Phasenlage zu den windangeregten Sturmfluten kénnen die Wasserstands-
schwankungen diese entweder abschwéchen oder verstéarken.

Seegang und Wellen

Deutlich kurzzeitigere Variationen des Wasserstandes mit Perioden zwischen 0 und 30 s kommen durch
winderzeugte Oberflichenwellen zustande. Oberflichenwellen kénnen aufgrund der maximalen Windwir-
kungslinge (fetch) von 300 sm (Bereich zwischen den Aland-Inseln und der Pommerschen Kiiste) eine
mittlere Lange bis zu 80 m erreichen. Bei dieser Streichldnge sind 7 Bft die maximale Windstérke, fiir
die sich innerhalb von 24 h ein ausgereifter Seegang entwickeln kann. Die mittlere Hohe des ausgereiften
Seegangs in der zentralen Ostsee betrigt 4.5 m mit einer Wellenldnge von 80 m und einer Periode von
8.7 s. Fiir die meisten Bereiche sind die Windwirkungsléngen jedoch kiirzer, so dass davon ausgegangen
werden muss, dass der Bewegungsbeginn fiir Sedimente in Wassertiefen von ca. 20 bis 25 m erfolgt.

Sturmflutlagen

Sturmfluten basieren auf einer Kombination von Seiches, Windstau und starkem Seegang. Fiir die Ostsee
werden drei typische Sturmflutwetterlagen unterschieden, die allerdings mit unterschiedlicher Hiufigkeit
auftreten (Eiben, 1992):

o Wetterlage A: Hoher Luftdruck iiber Nordskandinavien, rasch aus dem Nordatlantik von Westen bis
Nordwesten durch den Bereich der westlichen und siidlichen Ostsee durchziehendes Tiefdruckgebiet.
Sturmablauf iiber der westlichen Ostsee: West bis Siidwest Sturm auf der Vorderseite des Tiefs,
Durchzug des Tiefs, Richtungséinderung des Sturms auf Nordost bis Ost an der Riickflange des
Tiefs.
ca. 50% der sturmfluterzeugenden Wetterlagen (Rodloff, 1972). Die Sturmflut von 1872 gehorte zu

diesem Typ.
o Wetterlage B: Hoch iiber Skandinavien, Tief im Mittelmeerraum, beide nur langsam verlagernd {iber

Bohmen nach Mittel- bzw. Ostdeutschland.

Sturmablauf: Nordost iiber Ost langer anhaltend, hiufig iber Ostsiidost bis Stidost eindrehend und
abflauend.

ca. 30% der strumfluterzeugenden Wetterlagen (Kannenberg, 1955).
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Abbildung 10.24. Wachstum der Darfler
Ort Spitze im Zeitraum von 1835 bis 1957
(Schulz, 1991).

o Wetterlage C: Tief {iber Nordskandinavien nach Ost verlagernd, Hoch im Siidwesten bis Westen.
Sturmablauf: Sturm aus nordostlichen Richtungen auf der Riickseite des Tiefs.
sehr seltene Wetterlage.

Eiben (1992) vergleicht die Sturmfluten von 1872 und 1976 und entwickelt daraus die charakteristischen
Phasen einer Sturmflut bei Wetterlage A:

1. ausgeprigte Winde/Stiirme aus westlichen Richtungen iiber mehrere Tage stauen das Wasser im
ostlichen Teil der Ostsee auf. Dadurch kénnen grofle Wassermassen aus der Nordsee in die Ostsee
einstromen.

Baensch (1875) beschreibt diese ‘Fiillungsphase’ als ein 2 m hohes Spiegelgefiille zwischen Beltsee
und Kattegatt, was zu einer Fiillung durch Nordseewasser fithrt. Aufstau der Wassermassen im

Finnischen Meerbusen.
2. Das Eindrehen des Sturmes auf Nordost veranlasst eine Schwingung nach Westen und verhindert

oder verzogert ein Ablaufen eines Teils der riickschwingenden Wassermassen in die Nordsee.
‘Riickschwapp- und Auflaufsperre’, zeitgleiches Zuriickschwappen des Ostseewassers und Zunahme

der Windstérke.
3. Durch eine Steigerung des Sturmes (1872 auf Orkanstiirke) steigen die Wasserstinde der siidlichen

und 6stlichen Ostsee auf ihre Hochststénde.

‘Beschleunigungsphase’: Zunahme des Windes auf Spitzen bis 31 m/s fithrt zu einem weiteren schnel-
len Anstieg des Wasserstandes von NN +2 m auf NN +3.17 m mit Steiggeschwindigkeiten in der
letzten Anstiegsphase von rund 20 cm/h.

Sturmfluten dieses Typs zeichnen sich in den Pegelaufzeichnungen durch einen ausgeprigten Peak aus.

Andere Sturmfluten (z.B. 1898, 1978/79) zeigen deutlich andere Ganglinien mit einem langandauernden
flachen Verlauf, d.h. einer sehr langen Verweildauer der hohen Wassersténde. darin zeigt sich wieder der
Unterschied zu Nordsee-Sturmfluten: zwar erreicht eine Ostsee-Sturmflut bei weitem nicht die maximalen
Wasserstéinde wie in der Nordsee, dafiir steht das Wasser aber auch teilweise iiber mehrere Tage an.
Derartige Sturmfluten entstehen durch Windstau an der westlichen und siidlichen Kiiste und halten
solange an, wie der Wind anhélt. Sie gehoren damit zur Sturmflutwetterlage B.

10.3.3 Der Darf} allgemein

Grofirdaumig ist die Halbinsel Fischland—Darf3—Zingst eine Folge der letzten Eiszeit, insbesondere von
Bedeutung ist eine ehemalige Endmorine (vgl. Abb. 10.17), die sich von der déinischen Insel Falster iiber
den Bereich der heutigen Darfler Schwelle bis zu den Inselkernen des Altdarfl und des Fischland erstreckte.

Der Darf} ist der von Wind und Wellen am stérksten modifizierte Teil der Halbinselkette Fischland—Darf3—
Zingst. Am Alten Meeresufer, auch als Altdarfl Kliff bezeichnet, und dem steten Wechsel von Riegen
(Diinensenken) und Reffen (Strandwillen) lidsst sich die (kurze) Geschichte dieser Landschaft ablesen:
am Weststrand wird dieses System auf der direkten Beobachtung zugénglichen Zeitskalen abgebaut, am
Darfler Ort und den westlichen Teilen des Nordstrandes erfolgt, ebenso gut beobachtbar, die Anlandung
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Abbildung 10.25. ‘Seegatt’ am Fukarek-See, durch das bei ho-
hem Wasserstand eingeflossenes Wasser bei Niedrigwasser wie-
der austrémen kann. Aufgenommen 09.10.1999.

Abbildung 10.26: Luftaufnahme der Spitze Darfler Ort; Linkes Teilbild: unterer rechter Quadrant der
Nothafen und daran anschlieSen der Ottosee, dariiber der Fukarek-See mit dem Schwemmficher am
siidlichen Zipfel der Bernsteininsel. Edition Voigt & Kranz.

dieser Sedimente und damit das Wachstum des Neulandes.

Einen Eindruck von der Geschwindigkeit, mit der diese Neulandbildung ablauft, vermittelt Abb. 10.24,
die das Wachstum der DarBer Ort Spitze zwischen 1836 und 1995 zeigt.® Aus Abb. 10.24 wird auch der
Ablauf des Wachstumsprozesses deutlich: die uferparallele Langsstromung fithrt zur Bildung eines Strand-
hakens im flachen Wasser. Dieser wéchst weiter vor das urspriingliche Ufer und bildet durch anschliefende
Abschniirung einen Strandsee aus. Letztere finden sich ebenfalls, wenn auch teilweise verlandet, entlang
des Weststrandes und geben damit den Hinweis, dass der Wachstumsprozess auch in historischer Zeit sehr
dhnlich verlaufen sein muss. Diese deutet seinerseits darauf hin, dass die Wind- und Strémungsmuster den
heutigen sehr dhnlich gewesen sein miissen. Auf eine ‘Besonderheit’ in Abb. 10.24 sei noch hingewiesen:
die Zufahrt zum Ottosee (Nothafen DarBer Ort, das ist der sdlichere Strandsee auf der Ostseite der DarBer
Ort Spitze) wird kiinstlich freigehalten. Die Bernsteininsel ist heute vollstéiindig mit der Darfler Ort Spit-
ze verbunden. Dabei ist der Nordteil der Bernsteininsel unter den Wasserspiegel gesunken und zwischen
ehemaliger Bernsteininsel und Darfler Ort Spitze hat sich ein weiterer Strandsee (Fukarek-See) gebildet.
Am nordostlichen Ende dieses Sees ist eine (relativ langlebige) Flachstelle im Landriegel zu erkennen,
die wahrscheinlich die Funktion eines Seegatts inne hat oder hatte, vgl. Abb. 10.25. Auch am siidlichen
Ende ldsst ein relativ breiter Facher auf ein Seegatt oder einen zumindest zeitweise noch bestehenden
Durchlass schliefien, vgl. Abb. 10.26.

Entstanden ist der Darfl mit dem Abschmelzen des Eises und dem sich daraus ergebenden Anstieg des
Meeresspiegels am Ende der letzten Eiszeit. Vor ca. 7000 Jahren war der Meeresspiegel im Bereich der
Ostsee soweit gestiegen, dass nur die im rechten Teil von Abb. 10.27 gezeigten Inselkerne Altdarfkern,
Fischlandkern und Prerowbank-Kern aus dem Wasser ragten. Wind und Wellen setzten dann einen
Abtragungs- und Umlagerungsprozess in Gang, bei dem Sediment vom Fischlandkern nordostwérts und
vom Altdarkern ostwirts verfrachtet wurde. Letzterer wuchs auf die Kerne von Zingst/sundische Wiese
zu und bildete im Laufe der Zeit eine lange Ost-West orientierte Bank vor der Boddenkiiste; Seegatten

8Das Wachstum zwischen ungefihr 1960 und 1990 ist nicht &ffentlich dokumentiert, da der DarBer Ort Sperrgebiet
war; zum einen zu Erholungszwecken privilegierter Staatsbiirger, zum anderen, um moglichen Republikfliichtlingen keine
Informationen zu liefern.
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Abbildung 10.27. Gliederung des Darf} in
drei morphologisch und altersmifig verschie-
dene Teile (links) und Verteilung von Land
und Wasser im Bereich des Darf8 vor ca. 7000
Jahren mit Inselkernen (rechts) (Schulz, 1991).
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erlaubten einen Austausch zwischen Boddenwasser und Ostsee.

Der Sand vom Fischlandkern dagegen legte sich schiitzend vor den AltdarBkern, so dass der Vordarf3
entstand. An diesem wuchsen die Abtragungen vom Fischlandkern in nordéstlicher Richtung und leg-
ten sich letztendlich vor den Altdarfl. Damit wurde das AltdarBkliff inaktiv. Es ist heute als das ‘Alte
Meeresufer’ weiterhin deutlich als ein bis zu 8 m hohes Kliff zu erkennen. Das vom Fischlandkern (und
mit dessen Riickweichen spéiter auch vom Vordar3 abgetragene Sediment lagert sich weiter nordostlich
vor den Altdar8 und bildet den Neudar$, der durch ein Wechselspiel von Riegen und Reffen gepriigt
ist. Heute sind aufgrund des fortgesetzten Zuriickweichens von Fischlandkern und Vordarfl auch grofie
Teile der westlichen Kiiste des Vordarfl von einer Anlandungs- in eine Abtragungskiiste iibergegangen.
Landwachstum erfolgt heute im wesentlichen um die Nordspitze des Darf}; den Darfler Ort. Zusétzlich
wéchst der Darfl nach Osten, wodurch sich eine Verbindung mit der Insel Zingst ergab und der Zingst
iiber Bock und Werder-Inseln immer weiter an Hiddensee heranwéchst.

10.3.4 Geologie

Bestandsaufnahme

Die heutige Struktur des Darf} ist in Abb. 10.28 wiedergegeben. Der Altdarfl nordlich des Dorfes Born
besteht aus Geschiebemergel, der von altholozénen, bis zu 20 m méchtigen Heidesénden iiberlagert ist.
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Abbildung 10.29: Verlandeter ehemaliger Heidensee, kenntlich durch die vermoorte und verschilfte Flidche
mit den abgestorbenen Baumen

[P

Abbildung 10.30: Diinenschnitte am Weststrand. Deutlich erkennbar die sich im Laufe der Entwicklung
von der Weif- zur Schwarzdiine ausgebildete obere Bodenschicht iiber dem darunter liegenden Sand.
Winderosion bewirkt eine Auskolkung der Sandschicht

Am Nordrand des Altdarfl entstand mit Herausbildung der Ostsee eine Steilkiiste, die auch heute noch als
das Altdarfl Kliff deutlich zu erkennen ist und als ehemaliges Meeresufer bezeichnet wird. Der Neudarf3
dagegen ist ein Gebiet junger und jiingster Sedimentationsvorgéinge. Die gestrichelten Linien markieren
markante Diinenziige und kénnen als Kiistenlinien in historischer Zeit interpretiert werden. Ferner sind die
Kiistenlinien nach der schwedischen Matrikelkarte (1696) und der PreuSiischen Landesaufnahme (1884)
eingezeichnet.

Die Bildung von Strandwiillen und Diinen sowie das Einschliefen von Lagunen und damit die Ausbildung
von Strandseen sind die entscheidenden gestalterischen Merkmale auf dem NeudarB. An der Westkiiste
kann man aufgrund der dort stattfindenden Abtragung einen sehr anschaulichen Querschnitt durch die
Strandwille und Diinen sowie die dazwischen liegenden abflusslosen Senken. Diese Senken verwehen teil-
weise, so dass geschlossene vermoorte Flichen wie der ehemalige Heidensee bilden, vgl. Abb.
indexHeidensee 10.29. Diese Fliache sind durch eine etwas skurille Vegetation aus Schilf, Kiefern und ab-
gestorbenen Kiefern charakterisiert. Diese weite und ebene Fliche (Darfler Furche) vor dem AltdarB-KIliff
(d.h. die Buchhorster Maase mit ihrer seewiirtigen Verldngerung durch Miillergraben, Heidensee, und
Aalkistenhals) ist aus zwei Griinden besonders zu beachten: zum einen liefert sie ein Indiz fiir eine be-
stimmte Phase der Kiistenentwicklung (relativ ruhig, langsame Ausbildung einer grofien Schwemmfliche
anstelle des Musters aus Riegen und Reffen auf dem Vor- und Neudar}); zum anderen erlaubt dieser
Bereich aufgrund seine rgeringen Hohe bei Extremwetterlagen ein relativ weites Vordringen der Ostsee.

Beispiele fiir Schnitte durch Diinenziige mit unterschiedlichem Bewuchs sind in Abb. 10.30 gezeigt. In den
Schnitten sind deutlich Sand- und dunklere Humusschichten zu unterscheiden. Im linken oberen Teilbild
lassen die tiefer liegenden Humusschichten auf Ruhephasen mit Vegetationsbildung gefolgt von anschlie-
Bendem *Ubersanden’ mit erneuter Ruhephase und Vegetationsbildung schlieBen. Diese Diinenform ist
relativ stabil, da die Humusschichten in der Regel relativ gut durchwurzelt sind und so einen festen
Zusammenhalt bilden. In den beiden anderen Teilbildern ist ie Diine relativ schnell und gleichméfig
gewachsen, so dass sich, dhnlich wie bei einer kiinstlich angelegten Kiistenschutzdiine, ein méchtiger
homogener Sandkorper ergibt, der nur eine humushaltige, durchwurzelte Deckschicht aufweist. Dieser
Diinentyp ist sehr empfindlich gegen Winderosion des Sandkorpers sowie gegen Auskolkung bei hoheren
Wassersténden, vgl. insbesondere die Auskolkung durch Winderosion gerade unterhalb der Humusschicht
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Abbildung 10.31. Blick auf den Therbrenner-See mit der Ostsee im
Riicken. Charaketeristisch fiirs Versanden ist der breite Schilfgiirtel; Ver-
landen erfolgt im wesentlichen durch vom Weststrand eingewehten Sand,
so dass die im Vordergrund zu sehende Sandzunge immer weiter in den See
hineinwéchst

Abbildung 10.32: Links: Lagerungsverhiltnisse des Fischlandkliffs (Hohes Ufer): A (D) Diinendeich; D
Kliffranddiine; s: Strandsande; tf Niedermoortorf; ds Heidesand; ds,h Beckensand und Beckenschluff; dm
Geschiebemergel. Duphorn et al. (1995) auf der Basis von Schulz und Peters (1989). Unten: links Schichten
im Fischlandkliff, rechts Kliffranddiine, aufgenommen 12.10.1999.

im rechten oberen Teilbild.

Die Rehberge im siidwestlichen Teil des Darss bestehen aus nahezu parallelen sich von West nach Ost
erstreckenden Diinenwellen und -senken. In den letzten 1000 Jahren bildeten sich von Esper Ort bis zum
Darfler Ort acht Sandwille und dazwischen sieben langestreckte Seen (Wagenbreth und Steiner, 1990).
Alle diese Seen zeigen deutliche Verlandungserscheinungen, d.h. méchtige Schilfgiirtel, Vermoorungen so-
wie Erlensumpf- und Erlenbruchwald. Besonderes eindrucksvoll ist dies am Therbrenner-See zu erkennen,
da dieser zur Ostsee abgesehen von einem Schilfgiirtel praktisch offen ist, vgl. Abb. 10.31. Die Diinenwéille
sind iiberwiegend durch Kiefern und Buchen bewachsen. Wagenbreth und Steiner (1990) merkt an, dass
sich zur Zeit durch die Entwicklung eines neuen, vom Darfler Ort ausgehenden Strandwalls ein achter
See bildet. Diese Behauptung mag bei Erscheinen der ersten Auflage seines Buches korrekt gewesen sein,
mittlererweile hat sich dieser achte See als Libbert-See an der Nordspitze des Darfler Ort voll ausgebildet,
vgl. auch Abb. 10.24. Auflerdem hat sich durch die Anbindung der Bernsteininsel im 6stlichen Teil der
Darfler Ort Spitze ein weitere See ausgebildet, vgl. ebenfalls Abb. 10.24.

Die Lagerungsverhiltnisse fiir das Fischlandkliff sind in Abb. 10.32 dargestellt. Auffallend ist dabei die
Unterbrechung im Geschiebemergelkern (siidliche Althiger Sandmulde), die durch die aufgesetzten Klif-
franddiinen (rechtes unteres Teilbild) auch von aufien offensichtlich ist. An den nérdlichen Geschiebe-

mergelkern schliesst sich ebenfalls eine Sandmulde an, allerdings mit geringerer Michtigkeit und ohne
Kliffranddiine.

Zum Versténdnis der Entwicklung dieser Lagerungsverhéltnisse gibt Abb. 10.33 noch einmal die Wasser-
spiegelschwankungen im Holozén wieder.
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Geomorphologische Entwicklung

Die Entwicklung der Halbinselkette aus den eiszeitlichen Inselkernen des Fischland und des Altdarf ist
in Abb. 10.34 dargestellt.

Entsprechend der Teilabbildungen ldsst sich die folgende Entwicklungsgeschichte rekonstruieren:

e Vor 7000 Jahren, zur Zeit des Littorinameeres iiberflutete die Ostsee die vom abschmelzenden Eis
hinterlassene Jungmorénenlandschaft. Vom Festland aus ragen in das Littorinameer die Inselkerne

von Fischland, Altdarfl und Pruchten.
e Brandung und Stromung trennen die Inselkerne Fischland und Altdarl vom Festland ab. Die Stromung

formt erste N- bis O-gerichtete Strandhaken.
e Diese Strandhaken bilden neues Sandland, dass Fischland und Altdarf} vereinigt. Dieser Teil wird

als Neudarfl bezeichnet. Der am Altdar3 gewachsene Strandhaken erstreckt sich iiber die heutige
Ortslage Zingst hinaus nach Osten. Das Kliff des AltdarBer Inselkerns liegt nun auf Sandland und
ist vor weiterer Erosion durch Stromung und Brandung geschiitzt. Der Prerow Strom durchbricht

den Sandhaken des Altdarf, so dass die Insel Zingst entsteht.
e Um 1650 haben sich die heutigen Umrisslinien im wesentlichen herausgebildet. Im jungen Sandland

bestehen mehrere Verbindungen zwischen Bodden und offener See. Am Darfler Ort und am Bock

setzt sich die Neulandbildung fort.
o Gegenwiirtige Gliederung in Inselkerne, junges Sandland und Bodden.

Diese Interpretation stiitzt sich auf die heute noch eindeutig identifizierbaren Inselkerne von Altdarfl und
Fischland.

Abbildung 10.35 zeichnet eine sehr &hnliche Entwicklung, unterscheidet sich jedoch von der vorange-
gangenen Abb. dadurch, dass es mit dem West-Zingst und dem Ost-Zingst sowie der Prerowbank auf
weitere, zur damaligen Zeit moglicherweise iiber den Meeresspiegel ragende Landteile hinweist (helfen
Hurtigs Bohrkerne hier mit Informationen weiter). Selbst wenn diese Bereiche bereits dicht unter der
Wasseroberflache gelegen haben sollten, so hétten sie doch einen nicht zu vernachlidssigenden Einfluss
auf die Stromungsverhéltnisse und die sich daraus ergebenden Ablagerungsmuster, d.h. auf die Art, wie
sich die Halbinsel letztendlich formt. Besonders interessant erscheint mir dabei die bereits oben erwihnte
Darf3-Furche im Bereich der heutigen Buchhorster Maase, d.h. der einzige Bereich, in dem der Neudarf
wirklich flach ist, die Anlandung also nicht durch das iibliche Muster des Vorlagerns von Strandwillen
erfolgen konnte.

10.3.5 Hurtig’s Arbeit

Die genaueste Untersuchung zur Entstehung des Darf} ist wohl immer noch die Arbeit von Hurtig (1954).
Hurtig hat die Entwicklung dieses Kiistenabschnitts sehr genau beobachtet und durch Bohrungen seine
Geschichte zu verstehen gesucht. Auch setzt er sich kritisch mit den Arbeiten seiner Vorginger auseinan-
der.
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Torfe Geschiebemergel morinenposition Otts in Wagenbreth und Steiner (1990).

Auch ist Hurtig einer der wenigen Autoren, die den Darf} in einen gréfieren geographischen Zusammenhang
stellt und insbesondere das Relief der Ostsee dabei beriicksichtigt, vgl. Abb. 10.36. In dieser Abb. sind von
besonderer Bedeutung die Prerow-Bank, ein nérdlich Prerows liegender Bereich geringer Wassertiefen,
der nach Westen hin ein sehr flaches Profil hat, nach Osten jedoch ziemlich steil abfillt. Dabei hat sich
stidostlich der Prerowbank eine kleine Rinne gebildet.

Nordlich Darfler Ort ergibt sich aus den Tiefenlinien ein submarines Relief, das mit entgegengesetzter
Orientierung aber in groflerer Fliche, die Form der Nordspitze des heutigen Darf3 darstellt. Auf der
Westseite des Fischland und Darf} ist das submarine Relief sehr unruhig; Erhebungen und tiefe Kolke
wechseln miteinander ab (z.B. Kadetbank und Kadetrinne).

Zwischen Neuhaus und Warnemiinde findet sich in 6.8 m Wassertiefe die Zone der zahlreichen grofien
Steine — ein ertrunkener Teil einer Grundmoréne, wie sie weiter siidlich auf dem Festland ebenfalls an-
zutreffen sind. Wenn ich Hurtig richtig verstehe, interpretiert er die Erosion an der Nordflanke dieses
Bereiches als Konsequenz des damals noch schnellen, durch den Oberlauf von Recknitz, Peene und Tol-
lensee entwissernden Eisstausee im Bereich der heutigen Oderbucht. Er weist auch darauf hin, dass die
zu der Zeit entwéssernden Fliisse ein deutlich stéirkeres Gefille aufwiesen — dadurch hohere Stromungsge-
schwindigkeiten zeigten, was wiederum die Erosion und den Sedimenttransport férdert. Dabei sind, wahr-
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Abbildung 10.35. Entwicklung des Darf} (Schulz, 1998)

scheinlich in einer gréfferen Deltabidung mit mehreren Deltaarmen die Sande der Rostock-Gelbensander-
Heideflache abgelagert worden. Diese Ablagerungsfliche war deutlich grofler als die heutige Heidefliche
und hat sich wahrscheinlich bis zu diesem Steinsaum erstreckt — er bildet damit eine seewértige Ero-
sionskante. Wahrscheinlich wurde in dieser Zeit auch der Lobus zwischen Fischland und Prerowbank
weitgehend aufgefiillt; die Heidesande des Altdarl und ders Festlandraumes westlich Barth sind wahr-
scheinlich ebenfalls in dieser Zeit abgelagert.

Vorland des Fischland

Hurtig (1954) folgert aus den Bohrungen im Vorland des Fischland, dass die Urrecknitz deltaférmig in zwei
Arme aufgespalten, im Raum des heitugen Permin und der Bucht von Dierhagen nach Westen miindete.
Der Isobathenverlauf in Abb. 10.36 scheint dies noch anzudeuten, fiir den Nordarm auch das Kliff am
Siidrand des Dorfes Wustrow (Geinitz, 1922). Unmittelbar siidwestlich der Dierhagener Miindung liegt die
Hohe Diine von Neuhaus. Hier ist heute die Moglichkeit der Sandakkumulation bei der vorherrschenden
Kiistenstromung von SW und W gegeben. Sie ist aus der Tatsache zu verstehen, dass der leichte Knick des
Kiistenverlaufs eine Verminderung in der Transportkraft (Hurtigs Ausdruck) des Kiistenstromes bewirkt.
Moglicherweise hat in fritheren Zeiten das Vorhandensein einer Strommiindung bei den ersten Sandab-
lagerungen eine Rolle gespielt: die dltesten Wiélle dieses Diinenkomplexes zeigen ein auffilliges Abbiegen
in fast siidostliche Richtung.

Der Bereich zwischen den beiden Miindungsarmen der Urrecknitz war hoher gelegen, so dass es sich
wirklich um zwei Deltaarme handelte. Hier fallen limnische Bildungen auf, die nicht auf der Meerseite
sondern auf der Leeseite entstanden sind und von dem vom allmé&hlich vorriickenden Meer vor sich
‘gerollten’” Strandwall ebenfalls iiberrollt wurden. Allerdings sind diese limnischen Bildungen teilweise
mit Grobsand durchsetzt — Hinweise auf Durchbriiche zu fritheren Zeiten. Bohrungen in den beiden
Miindungsarmen oder Fluttoren geben méchtige Muschellager als Hinweis darauf, dass die Akkumulation
in den Fluirinnen bei deren Zusetzen sehr stark gewesen sein muss.

Eine offene Meeresbucht zwischen dem Fischland und der siid-westlich gelegenen Rostock-Gelbensander
Heide hat es nicht gegeben — dem wiedersprechen nicht nur die Befunde iiber die beiden Miindungsarme
sondern auch die Tatsache, dass es auf der Festlandseite keine Spuren brandender Meereswirkung gibt.
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Allerdings scheint das Meer zeitweise durch die Urrecknitz bis weit in die heutige Recknitz vordringen,
wie marine Sedimente zeigen.

Diluvialkern des Fischland

Hier lasst sich dem bisher gesagten nichts weiteres zufiigen. Lediglich sollte der Hinweis Hurtigs beachtet
werden, dass ein mittlerer Kiistenriickgang nichts aussagt, da sich Phasen starken Abbaus mit ruhigen
Phasen abwechseln.

Der Darf}

Fiir das Verstdndnis der detaillierten Struktur und Entstehung des Darfl hebt Hurtig (1954) drei wesentlich
Aspekte hervor, vgl. Abb. 10.37:

e den Wechsel von Riegen und Reffen iiber den gesamten Bereich vom Vordarfl bis zum Darfler Ort,
wobei er dieses Muster jedoch fiir den Neudarfl in morpholigisch unterschiedliche Formengruppen

einteilt, vgl. auch Abb. 10.38.
e das ehemalige Meeresufer als nordliche Begrenzung des Altdarfl mit der davor liegenden Ebene der

Buchhorster Mase und deren Fortsetung im verlandeten Heidensee. Dieser Bereich ist im Hinblick
auf die Stromungsverhiltnisse wihrend der Entstehungsgeschichte des Darfl von Bedeutung — eine

fiir die Interpretation der verschiedenen Formengruppen wichtige Einschrinkung.
e die Kette der Strandseen am Weststrand, aus deren Breite (genauer dem Abstand zwischen noérdli-

chem und siidlichem begrenzenden Diinenzug) sich ein Ma$ fiir die Geschwindigkeit der kiistenpar-
allelen Stromung ableiten ldsst.

Im Gegensatz zu seinen Vorgéingern findet Hurtig (1954) eine grofiere Zahl von Aufhéngungspunkten
fiir die Kiistenentwicklung. Dazu gehdren neben den ’offensichtlichen’ wie Fischlandkern (mit seiner
nordlichen Verldngerung hin bis zum Schifferberg in Ahrenshoop) und AltdarB-Kern auch die weniger
hervortretenden Aufhénger wie die Prerow-Bank und der alte Diluvialkern unter dem grofien Werder.
Der Bock jedoch, obwohl in seinem westlichen Ende auf dem abgeschliffenen Diluvialkern des Werder
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1954).

aufliegend, ist eine Sandfliche, die sich durch Verfiillung und nicht durch Aufarbeitung gebildet hat. So
zeigen Bohrkerne am Oberfeuer Bock bis in 18 m Tiefe (weiter wurde nicht gebohrt) Sand und Schlamm,
was auf die Sedimentfiillung einer pradiluvialen Senke schlieffen ldsst.

Hurtig (1954) unterscheidet 8 Formengruppen des Darf}, die jeweils auch fiir seine Entwicklung (bzw.
deren Versténdnis) von Bedeutung sind, vgl. Abb. 10.38.

1. Formengruppe: Kliffrand lings des Altdarf. Der Hohenunterschied zwischen dem oberen Kliffrand und
der nordlich vorgelagerten Buchhorster Maase betrigt maximal 6.8 m. Nach Westen und insbesondere
Osten nimmt er ab; im Osten taucht die Alt-Darf3fliche unter die Flachmoorschichten der Prerowwiesen.

2. und 3. Formengruppe: Diinenficher am Kliffrand. Der erste Diinenficher (Formengruppe 2) nimmt
seinen Anfang im siidlichen Teil des Dorfes Prerow (Férsterei Laspeyreshagen) und gliedert sich nach SW
in einzelne Wille auf. Dies deutet an, dass er von NO nach SW gewachsen ist. Etwas nordlich des Schnitt-
punktes N/f-Gestell legt sich der innerste Wall an das KIiff des AltdarB. Dieses innere Reff, das in seiner
Verlangerung des &ltesten Ortsteil von Prerow tragt, wird als der 'Berg’ bezeichnet. Es legt sich vor die
im Siiden befindlichen Prerowstromwiesen. Der Diinenficher wird an seiner nordéstlichen Wurzel durch
den totgelegten Prerowstrom von der Hohen Diine getrennt. Der zweite Diinenfiicher (Formengruppe 3)
setzt mit seiner Wurzel unmittelbar am Kliffrand (Hohe hier 6.8 m) des Altdarl zwischen den Gestellen
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iund h an. Der Diinenfacher lduft dann zwischen Mecklenburger Weg und Miillerweg, sich immer weiter
in einzelne Reffen und Riegen aufgliedernd, zum Weststrand. Eins dieser Reffe erreicht dort zwischen den
Gestellen F und G eine Hohe von 10.6 m wie urtig mit Bezug auf das Meftischblatt Ibenhorst feststellt.
Auch hier ergibt die Offnung des Fichers eine Wachstumsrichtung von NO nach SW.

4. Formengruppe: Buchhorster Maase. Der Bereich zwischen den beiden Diinenfiichern bildet einer weite
Waldwiesenfléche, die Buchhorster Maase. Die siidliche Begrenzung ist neben dem Kliffrand auch der
Miillerweg, die nordliche Begrenzung ist ungefdhr der Ibenhorster Weg. Die Buchhorster Maase setzt
sich westwarts in Waldwiesen und Bruchwaldstiicken zu dem etwa 500 m breiten Heidenseegebiet fort.
Dies wird durch einen Diinenwall zur See hin abgeschlossen. Der Heidensee ist, bis auf einzelne
Tiimpel, verlandet. Sowohl in der Buchhorster Maase als auch im Heidenseegbiet treten einzelne, z.T. nur
miniaturhafte Reffe auf, die oft nur an der wechselnden Vegetation erkennbar sind. In der Buchhorster
Maase konnte 7 Reffe identifiziert werden, im Heidenseegebiet gliedern ein bzw. zwei Reffe diese grofie
'Riege’ in einen schmaleren siidlichen und einen breiteren nérdlichen Teil. Die Buchhorster Maase leigt
bei 1.5 m iiber NN, das Heidenseegebiet bei 1 m iiber NN, zum Westrand hin nur bei 0.5 m. Entwésserung
erfolgt daher im wesentlichen zum Weststrand hin, dazu existierte ein Ableitungsrohr im Diinenwall; nur
der ostliche Teil wird in die Prerow-Wiesen entwéssert. Formengruppe 4 stellt eine bedeutende Zésur im
morphologischen Erscheinungsbild des Neudarf} dar.

5. Formengruppe: Rehberge. An der Siidwestecke des Darf} schiebt sich der kleine Diinenféicher der Reh-
berge vom Weststrand zum Altdarfl und zu dem an ihm angehefteten Diinenficher der Formengruppe 3
vor. Er wird von diesen beiden Formengruppen durch eine von Erlen- und Sumpfwildnis eingenommene
schmale Moorniederung getrennt. Ihre 0.8 m méchtige Torfschicht taucht vor dem Diinenwall am Strand
als sog. Strandfeldmoor wieder auf (Tapfer, 1940). Nach Osten hin geht diese Morrneiderung in ein Sy-
stem von moorigen Waldwiesen {iber, in deren Mitte, durch die Nadelwaldsignatur gekennzeichnet, eine
Sandinsel liegt. Dieser Bereich scheint eine ehemalige Verbindung zwischen Meer und Bodden zu sein, die
Sandinsel ist moglicherweise ein Hinweis auf ein Riicklaufdelta. Die Strandwélle bilden ein eigensténdiges
System und hé&ngen nicht mit denen der Formengruppe 3 zusammen. Sie sind von West nach Ost gewach-
sen, worauf auch ihr Abbiegen in siidéstlicher Richtung hindeutet. (Warum?) Wahrscheinlich sind sie
Rest eine grofleren Systems, dessen Wurzel am Diluvialkern des Fischlands verankert war, dann aber im
Laufe der Zeit vom Meer zerstort wurde. Dazu ist angemerkt, dass dieser Kiistenteil auch in den letzten
50 Jahren (von Hurtig aus gesehen!) einen starken Kiistenriickgang aufzuweisen hat. Der alte Mecklen-
burger Weg ging vor 30 Jahren (Hurtig!) noch seewéirts um die Rehberge herum, heute steht an seiner
Stelle das Meer — wie auch die bei Otto erwihnte Vordiine verschwunden ist. Auch bei der Sturmflut 1949
drang das Meer weit in den Darfiwald ein und brachte die auf dem Meftischblatt Ibenhorst verzecihnete
Arbeiterbaracke auf den Rehbergen durch Zerstorung der Diine dicht an den Abbruchrand.

6.-8. Formengruppe: Neudarf$. Der Neudary nérdlich der Buchhorster Maase kann in drei Formengrup-
pen unterteilt werden. Nordlich der Buchhorster Maase iiber den Langseer Weg zum Stemsenweg tritt
Formengruppe 6 auf. Sie ist dadurch gekennzeichnet, dass im Westen sehr niedrige Reffe in grofler Zahl
dicht gedréngt vorkommen, nach Osten zu aber garnicht oder kaum in Erscheinung treten. Dies ist der
reliefarmste Teil des Neudar. Die beiden Formengruppen 7 und 8 umfassen das reliefreiche Geldnde
der Strandwiille, die sich um die Prerowbucht legen, und das Strandsystem noérdlich von Esper Ort. Die
Strandseen am Weststrand sind noch durch Diinenwélle gegen das Meer abgeschlossen, lediglich beim
Norder-Bramhakensee und beim Teerbrennersee sind diese Wille schon so zerstort, dass bei Hochfluten
das Meer einbricht. Das {iberschiissige Wasser der Seen fliefit bereits selbstédndig in das Meer ab. Der Schilf-
torf der schon verlandeten Seen liegt in der Brandungszone. Otto gibt den abschlieBenden Diinenwall noch
an; auf der schwedischen Matrikelkarte liegt der westlichste verlandete Teil des Norder-Bramhakensees
etwa 250 m vom Strand; beim Teerbrenner-See sind es etwa 150 m. Beide Formengruppen scheinen nach
einem Bildungsgsetz entstanden zu sein, dass von Esper Ort an gilt. Das Reffsystem der Formengruppe
8 (das ist die siidlichere!) lduft im siidlichen Teil von WSW nach ONO und dreht weiter nordwirts auf
SW/NO. Zwischen I- und k-Gestell erscheint das Reffsystem von Formengruppe 7. Es lduft zunéchst von
OSO nach WNW, um dann zur Darflspitze hin fast auf Nord zu drehen.

Ab Esper-Ort fillt ein starkes Zusammendriangen der von SSW nach NNO verlaufenden Isobathen vor
der Westkiiste des Darfl auf, vgl. Abb. 10.36, so dass sich ein deutlicher submariner Hang bildet. Der
Wachstumsprozess von Formengruppe 8 hat sich offenbar von Esper Ort entlang dieses Schorrenrandes
derart vollzogen, dass sich das Transportmaterial des Kiistenstroms vor der jeweiligen Spitze zunéchst
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Abbildung 10.39. Entwicklung des
Darfer Ort seit 1884 (Hurtig, 1954).

zu einer Insel aufbaute, die dann unter Bildung einer Lagune landfest wurde — ein Prozess, wie wir ihn
heute bei der Neulandbildung am Darfler Ort beobachten, vgl. Abb. 10.39.

Fiir die (maximale) Geschwindigkeit des Kiistenstroms zitiert Hurtig (1954) einen Wert von 6-7 See-
meilen/Stunde. Damit kann die Transpartkraft ebenso wie die Abrasionskraft am Boden grofie Ausmafe
annehmen — das Transportmateria stammt also nicht, wie populédr behauptet, ausschliellich aus dem Ab-
bau des Fischlandkerns sondern ebenso aus Abbrasion am Meeresboden. Der Kiistenstrom schieft, nach
der Breite der Strandseen zu schlieffen, etwa 400-500 m iiber die jeweilige Spitze hinaus, bis aus der plotz-
lich verdnderten Situation der Niederschlag seines Transportmaterials stattfindet, und zwar zundchst der
groberen. Der Sockel der Diinen nordlich des Leuchtturms Darfler Ort besteht aus eienr verhéltnisméafig
miichtigen Schicht von kleine Gerollen. Man kann dies in den Windmulden gut erkennen. Am dortigen
Weststrand treten Geréllbinke deutlich hervor und machen das Begehen oft miithsam.? Auf der Ostseite
der DarBspitze finde nsich derartige Gerolle nicht. Auch der Untergrund der jiingsten Insel besteht aus
derartigen Gerdllen. Auffallend ist, dass ldngs des Weststrands, von Esper Ort an, gerdllreiche Strecken
mit ganz armen abwechseln. Erstere stellen moglicherweise den Sockel einer derartigen Inselbildung dar.

Da die Abrasion auch am Meeresboden erfolgt, werden die Tiefenlinien langsam landeinwérts verschoben
— die Kiiste wird abgebaut. Der Darf} bildet insofern eine spezielle Form der Kiistendynamik: die Spitze
ist immer Anlandungszone wihrend die riickwértigen Teile, die selbst vor kurzem noch Anlandungszo-
ne waren, bereits wieder abgebaut werden, wie z.B. am Kiistenteil vor dem Teerbrenner-See besonders
deutlich. Hurtig (1954) bezeichnet diesen Prozess als die Streckung eines Kiistenabschnitts lings eines
Schorrenrandes, wobei er darauf hinweist, dass dieser Streckungsvorgang nicht gleichméfig verlaufen ist
sondern in Phasen.

Auf den landfest gewordenen Inseln bilden sich allméhlich Strandwélle. Sie schlieflen sich zu Gruppen
zusammen, es bilden sich Strandwallebenen; in jiingster Ausbildung lasst sich dies nordlich des Leucht-
turms beobachten, heutzutage insbesondere im westlichen Teil des Rundweges um den Darfler Ort. Die

9Diese Interpretation erklirt auch den scheinbaren Widerspruch zwischen Anlandungszone und grofem Gerdllvorkom-
men, das man ja eher einer Abtragungszone zuordnen wiirde.
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Diinenrehen sind in ihren Hauptziigen entsprechend der vorherrschenden Windrichtung grofitenteils von
Siidwest nach Nordost orientiert, i msiidlichen Strandseegebiet auch von WSW nach ONO. Sie scheinen
im wesentlichen aus reiner Windwirkung zu resultieren und verflachen daher landeinwiirts bald und zeigen
tief aufgerissene Windmulden. An den verschiedenen Ubersandungshorizonten lisst sich erkennen, dass
sie allméhlich gewachsen sind, je nachdem ihnen neues Material durch die Mobilisierung einer dem Stran-
de parallel laufenden Walldiine (Vordiine) geliefert wurde. Ostwéirts treffen Sie mit dem Diinensystem
der 7. Formengruppe zusammen. Beide Formengruppen folgen ihren eigenen Gesetzen, jedoch scheint
Formengruppe 8 in ihrer Entwicklung der 7 vorauszueilen: im Schutz von Formengruppe 8, der Wirkung
der Westwinde entzogen, konnten sich die Reffe von Formengruppe 7 bilden, und zwar jetzt unter dem
Einfluss der NO- und O-Winde. Dabei ist nicht ausgeschlossen, dass auch Neerstrome, die bei westlichen
Winden vor Darfer Ort in der Prerowbucht erzeugt werden, eine Rolle bei der Materialzufuhr spielen.!?

Interpretation der Befunde: Hurtig (1954) verwendet dazu auch die Arbeiten seiner Vorgéinger — in teil-
weise sehr kritischer Diskussion, da die Interpretation der Befunde (und teilweise selbst die Befunde)
manchmal eher kontrovers ist. Seine wichtigsten Folgerungen fasst er zusammen als:

1. Der Darf} gehort als bedeutendster Teil zu dem ehemaligen Eis-Lobus zwischen Prerowbank und

Fischland und hat bereits in der Abschmelzzeit eine erste bedeutende Sedimentfiillung erhalten.
2. Jede der 8 Formengruppen in Abb. 10.38 liefert einen wichtigen Hinweis fiir die Entwicklungsge-

schichte des Neudar$.
3. Die submarine Rinne in 8-10 m Tiefe siidostlich der Prerowbank findet ihre Fortsetzung im flachen

Gelédnde des heutigen Dorfes Prerow und anschliefen daran in der dem AltdarB-KIliff vorgelagerten
breiten 'Riege’ der Buchhorster Maase und des Heidenseegebiets. Diese Darfifurche stammt wahr-
scheinlich schon aus der diluvialen Abschmelzzeit und trennte das AltdarB-Land vom Prerow-Land
(Landkomplex der Prerow-Bank und des Neudarf}). Die Darffurch scheint fiir alle folgenden Kiisten-

verdnderungen eine wichtige Leitlinie gewesen zu sein.
4. Die Darffurche ist auch beim letzten litorinazeitlichen Transgressionsakt in Form und Funktion

erhaltn geblieben. Fiillmaterial stammt teilweise aus Abbau der Prerowbank und durch lagunenhafte

Bildungen an der 6stlichen Furchenflanke.
5. Die Diinenfiicher der Formengruppen 2 und 3 (letztere ist die &dltere) bilden sich durch Winde und

Stromungen aus NO und koénnen sich im Schutze des Diinenwalls vom Fischland zu den Rehbergen
(Formengruppe 5) entwickeln. Formengruppe 3 ist also eng an Formengruppe 5 gekoppelt, sie bildete
sich wahrscheinlich dort, wo sich die Darf3furche aufweitete. Die grofle Hohe der Reffe zum Weststrand
darf dabei nicht tduschen — hierbei handelt es sich um Aufhéhungen mit Flugsand, wie die Profile

belegen.
6. Der kleine Diinenfécher der Formengruppe 2 ist in seiner Entstehung mit der Hohen Diine in Prerow

verbunden. Aufgrund der Darffurche war diese nicht, wie frither vermutet, dass Endstiick der Prer-
owbank. Die fiir die Sandakkumulation giinstige Situation entstand stattdessen aus dem Einbiegen
der Kiiste des West—Zingst (zu der Zeit sicher noch weiter seewiirts gelegen) in die Darffurche. In
der Fortsetzung entwickelte sich der Diinenfécher der Formengruppe 2. Hurtig (1954) vermutet, dass
Hohe Diine und der 'Berg’ in Prerow in ihren Grundgeriisten bereits wihrend des Ausklangs des
litorinazeitlichen Transgressionsganges entstanden sind. Es ist anzunehmen, dass die Darf3fur-
che nicht nur litorinazeitlich, sondern auch zu Beginn des postlitorinen Transgressi-
onsfortganges eine aktive Rolle spielte. Hurtig (1954) erwihnt in diesem Zusammenhang das
dass Darf3buch von 1925 erwihnt, dass 'in der Maase bei Ersarbeiten Triimmer von Kéhnen und
ein Pfahlrost ans Licht gebracht wurden.” Die fortlaufende Sandzufuhr hat zu einer fortlaufenden

Erhohung der Maase gefithrt und damit die Moorbildung unterbunden.
7. Der Transgressionsvorgang brachte reichlich Transportmaterial mit sich und damit die Vorausset-

zung fiir die Entwicklung des nordlichen Teils des Neudar3 mit den Formengruppen 7 und 8, die
genetisch miteinander verbunden durch ganz unterschiedliche Strémungen entstehen. Hurtig (1954)
argumentiert aus dem Steinmangel am Nordstrand verglichen mit der Gerolligkeit der Nordspitze
des Wesstrandes, dass beide unterschiedliche Sedimentquellen zur Verfiigung haben miifiten — ich
wiirde hier eher mit unterschiedlichen Mindestgeschwindigkeiten fiir den Transport von Sand und
Geroll ausgehen und daher die Zusammensetzung nicht als Gegenargument akzeptieren. Auch weist
Hurtig (1954) selbst darauf hin, dass das Strémungssystem in der Prerowbucht dringend genauerer
Untersuchungen bedarf.

0Hurtig (1954) weist darauf hin, dass die Stromungsverhéltnisse noch zu wenig untersucht sind. Wer hat die untersucht
und wann — schlielich miissen die doch auch in die Planungsunterlagen fiir den ’Inselhafen’ Prerow eingeflossen sein.
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8. Auf dem Neudarl wurden nicht ein Reff und eine Riege nacheinander angelegt (d.h. das Bild der Jah-
resringe ist problematisch), stattdessen hat er sich aus der diluvialen Anlage seines Grundgeriistes,
Klimaschwankungen (und damit Verdnderungen der atmosphirischen Zirkulation) und den eustati-
schen Anderungen des Meerespiegels entwickelt. Die Formengruppen 1 und 4 stellen litorinazeitlich
iiberformte Reliktebereits prélitoriner Bildungen dar; die Formengruppen 3,5, und 6 sind Neubil-

dungen, vermutlich aus dem Ausklang des litorinazeitlichen Transgressionsganges.
9. Die Bildung des Bereiches nordlich des Leuchtturmwegs begann ca. 250 Jahre vor Hurtig (1954);

der Aufbau der Formengruppen 7 und 8 begann vielleicht 900 Jahre vor Hurtig, moglicherweise ver-
bunden mit einem Meeresspiegelanstieg wihrend des Mittelalterlichen Klimaoptimums. Ein Anstieg
des Wasserspeigels in diesem Zeitraum wurde z.B. aus den Ausgrabungen slawischer Siedlungsreste
in Alt-Liibeck gefolgert (Neugebauer, 1950). Betrachtet man dann den Abbau der kiistenparallelen
Vordiinen zu Beginn des 20. Jahrhunderst, so folgert Hurtig (1954): So sehen wir einen inter-
essanten Rhythmus in der Darflentwicklung, der Ausdruck von grofiriumigen Klima-
schwankungen ist.

Zingst

Daspriilitoine Relief des Zingst gehort zu der langsam nach Norden einfallenden Oberfléche des festlandes.
Der Zingst war eine flachkuppige, von spétsiluvialen Sanden iiberdeckte, z.T. iiberwehte Grundmorénen-
landschaft. Innerhalb der Kuppen ragte der diluviale Ton bzw. Geschiebemergel hoher empor. Wir sehen
hier die Fortsetzung der Barther Endmoréne zur Prerowbank. Sie ist vermutlich am Siidostrand durch
eine damals schon bestehende Rinne, die zur Darf3furche fiithrte, unterbrochen gewesen.

Zwischen den einzelnen Kuppen lagen tiefere Mulden. Zu ihnen gehoren die heutigen Niederungen des
Prerowstroms und der alten Straminke sowie die heutige Pramorter Rinne. Wiahrend der Transgressi-
on wanderte die Kiiste weiter nach Siiden, die ’boddenseitigen’ Ufer waren zu der Zeit jedoch schon
Stilwasser-dominiert (aufsteigendes Grundwasser, Stauwasser der Fliisse).

10.3.6 Prognose

Prognosen fiir die Kiistenentwicklung sind sicherlich nicht einfach: zum einen sind die Landbildungs-
prozesse komplizierter als in den knappen Beschreibungen oben deutlich wurde, zum anderen sind die
Verdnderungen der dufleren Parameter wie Meeresspiegel und Sturmfluthdufigkeit weder fiir die Vergan-
genheit genau genug bekannt noch fiir die Zukunft verniinftig abschétzbar.

Aus der Tatasache, dass die heutige Darfler Ort Spitze sowohl von westlicher als auch Ostlicher Seite
wichst, hat Kolp (1982) die in Abb. 10.40 gezeigt Prognose entwickelt.
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Abbildung 10.41. Kiistenschutzdiinen und Einbauten auf
der Schorre. Die verschiedenen Varianten sind im Text disku-
tiert (Weiss, 1991a,b).

10.4 Kiistenschutz

Kiistenschutzmafinahmen sind hier am Beispiel der Ostseeksute dargestellt, d.h. einer Kiiste ohne Ge-
zeiteneinfluss. Daher unterscheiden sich die Kiistenschutzmafinahmen von der Nordseekiiste, bei der der
Deich die ‘Normalform’ des Kiistenschutz ist. Nordssedeiche unterschieden sich von Ostseedeichen in ihrer
Bauform und den an sie gestellten Anforderungen.

10.4.1 Diinen

Auf 105 km Lénge der insgesamt 226 km langen Flachkiiste Mecklenburg-Vorpommerns iibernehmen
Diinen allein die Sicherungsaufgaben bei Sturmfluten (Ministerium, 1997). Sturmflutdiinen sind weniger
durch ihre Hohe als vielmehr durch ihr Volumen und ihre Breite charakterisiert. Die Dauer der Bean-
spruchung, die Grofle der auftretenden Wellen in den einzelnen Wasserstandsstufen und die Hohe des
Scheitelwerts der Sturmflut bestimmen das Ausmafl der Diinenabbriiche und die Form der Sandumlage-
rungen auf Strand und Vorstrand. Bei einer Kronenhthe von 3.5 m iiber HN sind bei extremen Belastun-
gen Kronenbreiten von 40 bis 50 m erforderlich. Bei Kiistenriickgang findet eine natiirliche landwértige
Verlagerung der Diine statt.

Diinen sind ein sehr dynamisches Kiistenschutzelement, da sie sich im Gegensatz zum starren und orts-
festen Deichkorper Verdnderungen anpassen. Allerdings erfordert diese stéindige Veridnderung auch eine
standige Pflege der Diinen. Insbesondere bei Sturmfluten werden die Diinenkérper umgeformt und kénnen
dann gegebenenfalls ihrer Schutzfunktion nicht mehr nachkommen. Insbesondere Folgen von Sturmflu-
ten konnen sich dabei als unbeherrschbar erweisen: eine Kiistenschutzdiine erfiillt ihre Funktion dadurch,
dass sie einen Grofiteil der Wellenenergie absorbiert, was gegebenenfalls zu ihrer vollstdndigen Zerstorung
fihren kann: Dinenbau ist Dauerarbeit und es ist die Bestimmung der Dinen, der See zum Opfer zu fallen
(Weiss, 1992).

In Kiistenabschnitten mit negativem Sedimenthaushalt (also 70% der Kiiste Mecklenburg-Vorpommerns)
miissen Sturmflutschutzdiinen in regelméfliger Folge durch Aufspiilungen rekonstruiert werden und durch
land- und seeseitige Verstirkung auf ihre notwendige Michtigkeit gebracht werden.!! Landwiirtige Verstirkung
wird durch Bebauung zunehmend problematisch, so dass gegebenenfalls hinderliche Bebauung beseitigt
werden muss oder eine sehr starke Stabilisierung der Uferlinie angestrebt wird.

M Das gilt auch fiir die Vordiinen vor Kiistenschutzdeichen.
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Kiistenabschnitt Kronenbreite(m)
Mittel | Min | Max
Hochwasserschutzdiine | Warnemiinde West 9.5 6.5 13.

Ahrenshoop 24.5 | 13.5 | 359
Diine mit Deich Dierhagen Ost 8.0 2.1 | 20.3
Zingst Ortslage 13.5 7.1 | 20.3

Tabelle 10.1: Diinenbreiten von Hochwasserschutzdiinen und Diinen in Kombination mit Deichen im
Untersuchungsgebiet. Stand 1993/94 (Umweltministerium, 2000c).

Sturmflutdiinen werden mit Strandhafer bepflanzt. Dadurch ergibt sich

eine Stabilisierung der Diinenoberfliche gegen Sandauswehung,

die Forderung des Hohenwachstums durch Sandakkumulation,

die Verminderung der Sandverwehung ins Hinterland,

die Erhohung der inneren Stabilitéit (und damit des Widerstandes bei extremen Belastungen) durch

intensive Durchwurzelung.

Kiistenschutzdiinen werden durch geeignete Einbauten auf der Schorre zusétzlich gesichert. Dabei lassen
sich verschiedene Varianten unterscheiden, vgl. Abb. 10.41:

1. ein leistungsfahiges natiirliches Diinenmassiv ohne weitere Einbauten auf der Schorre ist in Kiisten-

abschnitten mit positivem Sedimenthaushalt ein ausreichender Schutz.
2. In Kiistenabschnitten mit ausgeglichenem Sedimenthaushalt bietet eine regulierte und gepflegte

Diine mit oder ohne Buhnen auf der Schorre einen ausreichenden Schutz.
3. In Kiistenabschnitten mit negativem Sedimenthaushalt kann eine durch Aufspiilung verbreiter-

te Diine geschiitzt durch Buhnen oder kiistenparallele Wellenbrecher einen ausreichenden Schutz

gewahrleisten.
4. Alternativ kann bei negativem Sedimenthaushalt ein Diinendeich mit Deckwerk verwendet werden,

der durch Buhnen oder kiistenparallele Wellenbrecher auf der Schorre geschiitzt wird.
5. wie 4, aber mit zusétzlicher Sandaufspiilung.

Die Kronenbreiten von Hochwasserschutzdiinen und Diinen in Kombination mit Seedeichen im Untersu-
chungsgebiet sind in Tabelle 10.1 zusammengefaflt.

10.4.2 Deiche

Die Seedeiche liegen als die landwiértige Grenze fiir das Vordringen extremer Sturmfluten an der Flachkiiste
zur offenen Ostsee. Grundsétzlich liegt bei der Errichtung eines Seedeiches die Deichtrasse in einem sol-
chen Abstand von der Uferlinie, dal Wald, Diine und Strandwald hydrodynamisch wirksames Vorland
dem Deich vorgelagert sind.

Der Seedeich kann seine Funktion nur erfiillen, wenn das Deichvorland die aus Wasserstand und branden-
de Wellen bestehende Belastung auf eine fiir einen Deichkorper mit Grasnarbe aufnehmbare Belastung
reduziert. Die ‘Bestandteile’ eines Seedeiches lassen sich danach wie folgt klassifizieren:

e die Diine vor dem Seedeich hat nicht die Abmessungen einer Sturmflutschutzdiine, allerdings wird
dennoch eine Kronenbreite von 20-25 m angestrebt. Im Verlauf einer schweren Sturmflut wird diese

Diine vollstédndig abgetragen.
e der Diinenschutzwald sollte méglichst 100 m breit sein. Seine Aufgabe besteht darin, die einlaufenden

Wellen zu ddmpfen, so dass nur eine weitgehend beruhigte See den Deich erreicht. Bei Breiten unter
25 m hat der Wald keinen erkennbaren Einfluss mehr (Weiss, 1992). Der Wald sollte horizontal und
vertikal dicht sein mit einem Aufbau aus (a) 30 m Breite mit windharten niedrigen Striuchern,
(b) 30 m Breite aus hoheren Striuchern und niedrigen Baumen, und (c) 40 m Breite aus hoheren

Béaumen und schattenertragenden Striauchern
e der Deichkorper ist in der Regel aus Seesand aufgebaut und mit einer 10-20 ¢m dicken Kulturboden-

schicht mit Rasenansaat bedeckt. Die Kronenhthen liegen, in Abhingigkeit vom Bemessungshoch-
wasser und der Hohe des Wellenauflaufs, zwischen 3.5 und 4.5 m iiber HN. Die seeseitige Boschung
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} 2 Abbildung 10.42. Kiistenschutzdeiche (Weiss,
r\\__________—*
1991a,b)

hat eine Steigung von 1:5 oder 1:6, die landseitige Boschung eine von 1:2, Ausnahmen sind Deiche
mit festem Deckwerk.

Ahnlich wie Kiistenschutzdiinen werden Deich gegebenenfalls durch Einbauten auf der Schorre stabilisiert.
Abbildung 10.42 zeigt dazu verschiedene Beispiele:

1. In Kiistenabschnitten mit ausgeglichenem Sedimenthaushalt kann ein Deich mit Grasdecke, breitem

wellenddmpfenden Schutzwald und vorgelagerter Diine ausreichenden Schutz bieten.
2. In Kiistenabschnitten mit negativem Sedimenthaushalt ist die vorgelagerte Diine bereits geschwécht.

Hier kann ein Deich mit Grasdecke und einem Schutzwald in Mindestbreite verwendet werden, wobei
zum Schutz dieser Diine-Wald-Deich Kombination auf der Schorre Buhnen oder kiistenparallele

Wellenbrecher zu verwenden sind.
3. Mit einem weiteren Zuriickweichen der Diine aufgrund des negativen Sedimenthaushalts steht vor

dem grasbedeckten Deich nur noch der Rest eines Schutzwaldes. Die Diine ist jedoch durch wieder-
holte Sandaufspiilungen verbreitert. Zusétzliche Sicherung durch Buhnen auf der Schorre. Dies gilt

fiir einen Grof3teil des Kiistenschutzsystems zwischen Prerow und Zingst.
4. In Scharlage oder bei noch weiter zuriickweichender Diine findet ein Deich mit Deckwerk Verwen-

dung, dem die Reste des Schutzwaldes und der Diine vorgelagert sind. Stabilisierung durch Buhnen

auf der Schorre. Ein Beispiel ist der Deichabschnitt vor der Straminke.
5. Bei weiterem Zuriickweichen findet sich ein riickverlegtes System aus Diine — Schutzwald — Deich,

wobei die Diine mit dem alten Deich zusammenwichst. Auf der Schorre wieder Buhnen zur Stabi-
lisierung. Dieses Zusammenwachsen zwischen Diine und Deich findet sich siidlich von Wustrow am
Permin — allerdings aufgrund der geringen Nehrungsbreite ohne das riickverlegte System.

Abbildung 10.42 hat damit auch die Folgen eines fortwihrenden Kiistenriickganges fiir den Kiistenschutz
demonstriert: die Uferlinie kann sich Diine und Deich soweit ndhern, dass die Bemessungsgrofien iiber-
stiegen werden und eine Riickverlegung notwendig wird. Weiss (1991a) merkt dazu an: Doch ist es
durch den stindigen Riickgang der Uferlinie einerseits und durch die zunehmende Nutzung
des Kiistenraums andererseits schwieriger als zur Zeit der Einrichtung der Anlagen den
Kiistenschutz zu erhalten.

10.4.3 Kiistenschutzwald

Kiistenschutzwald ist ein natiirliches Element im Kiistenschutz. Er findet in drei Fillen Verwendung;:

e zwischen Diine und Deich verringert er bei einer Sturmflut durch Dédmpfung der Wellen die hydro-

dynamische Belastung des dahinter liegenden Deiches.
e an einer Flachkiiste hinter einer Diine begiinstigt der Wald einerseits den Diinenaufbau und -erhalt

aufgrund seiner Windschutzwirkung und verhindert bzw. verringert im Falle des Uberstrémens der
Diine die Bodenausraumung im Wurzelbereich und kann damit ein Durchbruchtief verhindern.
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Abbildung 10.43. Kiistenschutz an Kliffkiisten (Weiss, 1991a,b)

o Steiluferhochwald (ab Kliffkante etwa 100 m landeinwérts bzw. bei inaktiven Kliffs auch im Hang)
verringert die Kliffdurchfeuchtung und leistet damit einen Beitrag zur Minderung des terrigenen
Kliffzerfalls. Er wird manchmal zur Sicherung eines Kliffs an einem im Zusammenhang bebauten

Gebiet verwendet. Bidume in unmittelbarer Nihe der Kliffkante dagegen begiinstigen aufgrund ihrer
hebelnden Wirkung den Kliffabbruch.

Kiistenschutzwald wird als biologische Kiistenschutzmafinahme betrachtet (Umweltministerium, 2000c).
Im Untersuchungsgebiet findet sich Kiistenschutzwald nur im Zusammenhang mit Flachkiisten, entweder
als Typ 1 zwischen Diine und Deich oder als Typ 2 hinter der Diine.

10.4.4 Kliffkiisten

Die Stabilisierung von Kliffkiisten erweist sich als besonders schwierig. Hagen (1865) schlug 1865 die Anla-
ge von Vordiinen vor dem stark riickgéingigen Fischlandkliff vor mit einem System von kurzen Buhnen und
Léangspfahlreihen zur Strandstabilisierung und einer Bepflanzung des Kliffuf§ mit Sanddorn. Aber selbst
leichte Sturmfluten haben diese Anlage immer wieder zerstort (Weiss, 1992). Da die Steilkiistenverénde-
rung bereits auf der Schorre ihre Ursache hat, sind alle derartigen Bemiihungen nicht erfolgversprechend.
Auch die Abschrigung des Kliffs mit einer Hangbepflanzung, wie seit dem 18. Jhrh. mehrfach versucht,
hat wenig Erfolg.

Buhnensysteme wurden ebenfalls vor den Kliffkiisten eingesetzt mit iiber die Zeit sehr variablen An-
ordnungen der Buhnen. Fast ein Jahrhundert wurde damit experimentiert, in der Regel erwies sich das
Meer jedoch als das Uberlegene. So erlebte das Fischlandkliff in 100 Jahren trotz anhaltenden Buhnen-
baus in verschiedenen Bauweisen iiber seine gesamte Linge von 3.2 km einen Riickgang von 46 m, also
0.46 m/Jahr. In der ersten Hilfte des 20. Jhrh. waren mit 113 Buhnen die meisten Bauwerke vorhanden,
in dieser Zeit lag der Riickgang mit 0.56 m/Jahr iiber dem Mittel.

Kliffkiisten lassen sich am ehesten durch Langsbauwerke sichern wie die Hucke vor dem Dornbusch auf
Hiddensse oder die Wellenbrecher vor Ahrenshoop und vor dem Streckelsberg.

Die heutigen Kiistenschutzmafinahmen vor Kliffkiisten sind in Abbildung 10.43 zusammengefaf3t. Sie
lassen sich, von oben nach unten, beschreiben als:

1. die Kliffaktivitdt findet vornehmlich bei mittleren oder schweren Sturmhochwassern statt. Diese
Form findet man mit oder ohne Buhnen auf der Schorre in Kiistenabschnitten mit ausgeglichenem
Sedimenthaushalt.
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Abbildung 10.44: Kastenbuhne mit aufgenommenen Deckplatten und neu gelegten Faschinen

2. bautechnische Kliffufisicherung (Ufermauer, Deckwerk) und Buhnen in Kiistenabschnitten mit aus-

geglichenem Sedimenthaushalt.
3. Steinwall am Boschungsfufl und Buhnen, in Kiistenabschnitten mit negativem Sedimenthaushalt.
4. natiirliche Aufsandung durch ein System von kiistenparallelen Wellenbrechern. Mit oder ohne Buh-

nen in Kiistenabschnitten mit negativem Sedimenthaushalt.
5. Aufspiilung stabilisiert durch ein System von kiistenparallelen Wellenbrechern; mit oder ohne Buh-

nen in Kiistenabschnitten mit negativer Sedimentbilanz.

10.4.5 Buhnen

Buhnen werden seit iiber 150 Jahren vor der Kiiste Meckelneburg-Vorpommerns eingesetzt. Buhnen sind
wand- oder dammartige Bauwerke quer zur Uferlinie, die zur Verminderung der uferparallelen Bran-
dungsstromung und des Uferabbruchs beitragen. Buhnen kénnen in verschiedenen Konstruktionsformen
vorkommen, in MV handelt es sich in der Regel um Holzpfahlbuhnen. Bei gréflerer hydrodynamischer
Belastung kommen dichte Buhnen mit ein oder zwei Pfahlreihen zum Einsatz, sonste offene Buhnen mit
gestaffelter Durchldssigkeit. Ein Spezialfall sind die Kastenbuhnen vor Ahrenshoop.

Buhnen reichen 50-90 m in die See, der Abstand zwischen den Buhnen eines Systems entspreicht ungefihr
ihrer Lange. Wiihrend die vorhandenen Buhnen nur eine Kronenhohe von 0.2 m iiber MW haben, wird bei
neuen Buhnen eine Kronenhshe von 0.4-0.5 m angestrebt. Ministerium (1997) weist auf folgende Tatsache
hin: ‘Trotz der langjahrigen Erfahrung ist es aber noch nicht immer méoglich, die genaue Wirkung eines
Buhnensystems unter den konkreten hydrodynamischen und sedimentdynamischen Bedingungen eines
Abschnitts vorherzusagen.

Die Lebensdauer von Buhnen liegt zwischen 40 und 60 Jahren. Hauptfeinde sind die Holzbohrmuschel
bzw. Schiffsbohrwurm (STAUN, 1999) und eine hydrodynamische Uberbeanspruchung. Letztere gefihrdet
insbesondere den Kopfbereich der Buhne (diese Uberbeanspruchung ist letztendlich durch den Wirkungs-
mechanismus der Buhne bedingt), da hier eine Vertiefung der Schorre eintritt. Im Laufe der Zeit ist ein
weiteres Problem der Abriss des Landanschlusses, da die Riickgangsgeschwindigkeit der Uferlinie durch
die Buhnen nur verringert wird, nicht jedoch aufgehoben oder gar umgekehrt wird.

Die verschiedenen Buhnentypen und ihre Bauformen/Wirkungsweisen lassen sich wie folgt einteilen:

e cinreihige offene Pfahlbuhnen, eingefiithrt 1887 (also 25 Jahre nach der geschlossenen Pfahlbuhne),
besteht aus Holzpfihlen mit einem Durchmesser von 22 c¢m und Zwischenrdumen zwischen den
Pfihlen von 1/4 bis 1/7 der Pfahlstérke. Die Buhnen sind 60 m lang, haben eine Kronenhshe von
50 cm (alte Systeme 20 cm) und Léngen zwischen 4 m am Ufer (d.h. um 3.5 m versenkt) und 6.50 m
(entsprechend 6 m unter Wasseroberfliche). Offene Buhnen beruhigen Stromung und Wellen, lassen
aber Sediment zumindest teilweise durch. Dadurch ist die Lee-Erosion an offenen Buhnen deutlich

geringer ausgeprigt als an dichten Buhnen.
e cinreihige dichte Pfahlbuhnen sind die wahrscheinlich dlteste Buhnenform. Technische Daten wie

bei den einreihigen offenen Pfahlbuhnen, allerdings kein Zwischenraum zwischen den Pfihlen und
dadurch auch kaum Durchlissigkeit fiir Stromung und Sediment.
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Abbildung 10.45. Auskolkung an der Landseite einer Kastenbuhne fiihrt zum Verlust
der landwértigen Anbindung der Buhne und damit sogar zu einer Ausspiilung des
luvseitigen Strandmaterials

e zweireihige dichte Pfahlbuhnen bestehen aus zwei versetzt gerammten Pfahlreihen, so dass praktisch

keine Durchléssigkeit mehr besteht. Daten wie bei der einreihigen Holzpfahlbuhne.
e zweireihige holzerne Pfahlbuhnen mit Senkfaschinen bestehen aus zwei einreihigen Pfahlbuhnen

mit geradem oder konischem Zwischenraum (Abstand in Kronenhshe 1 m), in dem sich eine Fa-
schinenpackung befindet, gegebenenfalls mit Betonplatten, Steinen o.4. beschwert. Vorlaufer der

Kastenbuhne, &hnliche Eigenschaften wie diese.
e die Kastenbuhnen vor Ahrenshoop sind ein sehr massives Buhnensystem. Sie wurden in den dreif3i-

ger Jahren gebaut um die Kiistenlinie zu stabilisieren da eine Riickverlegung der Kiistenschutzdiine
aufgrund der bis an den landseitigen Diinenfuf} reichenden Besiedelung nicht méglich war. Eine Re-
konstruktion erfolgte zwischen 1995 und 1996. Die eigentliche Kastenbuhne reicht vom seeseitigen
Diinenfufl bis 40 m seewérts der Uferlinie, weitere 20 m einer erst doppel- und dann einreihigen
Holzbuhnenkonstruktion schlieen sich an. Die Kastenbuhnen sind als zweireihige Holzpfahlbuhnen
ausgefiithrt mit einer Stahlsicherung zwischen den Reihen unterhalbt der Wasserlinie, einer Faschi-
nenpackung im Wasser und einer Betonabdeckung, die von unterhalb der Wasserlinie bis zur Krone
der Buhne bei 50 cm iiber Mittelwasser reicht. Die kiistenparallele Stromung wird durch die un-
ter den Abdeckungselementen liegenden Faschinen aus mehreren Stréangen gebundener Weideniéiste
reduziert. Dadurch wird Sediment zuriickgehalten. Abbildung 10.44 zeigt im oberen Teil eine der
Ahrenshooper Kastenbuhnen vor der Ortslage Ahrenshoop. Im unteren Teil ist eine derartige Buhne
gezeigt, bei der die Abdeckung aufgenommen ist und die neu einzulegenden Faschinen sichtbar sind.
Diese Buhne lduft in einer einreihigen dichten Pfahlbuhne aus, um die Auskolkung am Buhnenkopf
zu reduzieren.

Die Buhnen werden als Systeme gerammt, wobei es einen zentralen dichten Teil gibt und in der Regel
beidseitig Buhnenfeldauflosungen, d.h. iiber mehrere Buhnen gestaffelte Zunahme der Durchlissigkeit zur
Verminderung der Lee-Erosion.

Steilkiisten (sie lassen sich, wie oben bereits gesagt, eher mit uferparallelen Bauten schiitzen) sind nur
auf kurzen Stiicken mit Buhnen versehen. Diese dienen nicht der Sicherung der Steilkiiste sondern sollen
den Ubergang zwischen Flach- und Steilkiiste kontinuierlich gestalten und damit das Durchbruchrisiko
verringern.

Bei allen Buhnensystemen treten neben der Lee-Erosion zwei weitere Probleme auf:

e die Auskolkung am Buhnenkopf aufgrund der dort erhthten Stromungsgeschwindigkeit. Dieser Effekt

ist manchmal sogar an den Tiefenlinien auf topographischen Karten erkennbar.
e der Anschluss der Buhne an den Strand verschwindet bei lee-wértiger Erosion gegebenenfalls vollstéindig.

Daher sollten Buhnen unter dem Strand bis an den Deich- bzw. Diinenfufl reichen. Insbesondere bei
Kastenbuhnen ist diese Anbindung aufgrund der nachgebenden Faschinen und der massiven Ab-
deckung nicht mit einer Strandnutzung vertréglich und erfolgt daher nicht. Bei starker Lee-Erosion
hinter der Buhne kann dies zu einer Auskolkung und damit zu einem Verlust der Landanbindung
fithren, vgl. Abbildung 10.45. In diesem Fall wird auf Material auf der Luvseite der Buhne ausgespiilt,
so dass sich eine insgesamt destabilisierende Wirkung ergibt.
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10.4.6 Wellenbrecher

Wellenbrecher sind kiistenparallele Bauwerke, die zur Verminderung des Wellenenergieeintrages auf das
in ihrem Schutz liegende Ufer eingesetzt werden. Dies fithrt nicht nur zu einer Stabilisierung des Ufers
sondern auch zur Anlagerung grofier Sandmengen hinter dem Wellenbrecher. Diese Verdnderung der
Uferlinie hinter den beiden Wellenbrechern in Wustrow zeigt Abbildung 10.46.

Wellenbrecher werden vor allen Dingen dort gebaut, wo wichtige Kiistenabschnitte infolge starker, meist
senkrecht auftreffender Wellenbelastung starken Abbruch- bzw. Riickgangtendenzen unterliegen. Wellen-
brecher werden daher vor Steil- ebenso wie vor Flachkiisten eingesetzt, insbesondere aber im besonders
gefihrdeten Ubergangsbereich zwischen den beiden Uferformen. Generell stehen Wellenbrecher parallel
zur Uferlinie in Wassertiefen zwischen 2 und 4 m in einer Entfernung von 50 bis 200 m zum Ufer. Sie
konnen einzeln oder in Staffeln von mehreren Bauwerken stehen.

Oftmals werden Wellenbrecher in Kombination mit Buhnen und Aufspiilungen eingesetzt, wodurch die
Wirkungen verstéarkt werden. Die positive Wirkung auf den Sedimenthaushalt erlaubt es, Wellenbrecher
so einzusetzen, dass das dahinterliegende Ufer ‘saniert’ werden kann.

Wellenbrecher gelten als umweltfreundliche Bauwerke, da sie auch in den Abbauphasen keine Ruinen
erzeugen, sondern als quasi-neutrale Blockfelder auf der Schorre verbleiben kénnen.

10.4.7 Strandaufspiilungen

Strandaufspiilungen sind zum Ausgleich eines negativen Sedimenthaushalts geeignet. Sie gelten als na-
turnahe Kiistenschutzmafinahmen (der Sand wird Lagerstéitten am Meeresboden entnommen) und haben
die folgenden Aufgaben:

1. Erhohung und Verbreiterung des Strandes und der Schorre. Der aufgespiilte Sand ersetzt teilwei-
se das durch Erosion abgetragene Material und reduziert damit den Uferlinienriickgang und die

Seegangsbelastung auf Ufer (Diine, Kliff) und Uferschutzbauwerke.
2. Erhohung und Verbreiterung der Sturmflutschutzdiinen oder die Schaffung von Vordiinen vor aktiven

Kliffs zur Verbesserung von deren Schutzfunktion.

Strandaufspiilungen erfolgen nur in ausgewihlten Kiistenabschnitten. Aber selbst dort 148t sich mit ver-
tretbarem Aufwand kein vollstéindiger Ausgleich des Sedimentverlustes realisieren: in der Regel bleibt der
Sand nur weniger Jahre liegen und die Lagerbedingungen verschlechtern sich fortschreitend (Versteile-
rung der Schorre). Der Kiistenschutzbericht (Ministerium, 1997) merkt dazu an: ‘Mittel- bis langfristig
muss aufgrund der dominierenden Naturprozesse der Uferriickgang akzeptiert und die Verteidigungslinie
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Abbildung 10.47: Molenanlage in Swinemiinde

riickverlagert werden’.

Mittlere Aufspiilungen sind 90 bis 150 m? pro 1fd. Meter Kiiste, wobei durch ausgewiihlte Kornzusammen-
setzung eine hohe Lagerstabilitéit angestrebt wird. Die betreffenden Kiistenabschnitte werden zusétzlich
mit Buhnen stabilisiert. Dennoch fithren Sturmflutwasserstinde, Seegang und Brandungsstromung zu
Abbriichen der technisch geschaffenen Diinenkorper und der Aufhéhungen des Strandes sowie zum Ab-
transport des Sandes aus dem gefiihrdeten Abschnitt. Wiederholungsaufspiilungen sind derzeit im Mittel
nach 6 bis 7 Jahren notig.

Molen

Molen sind nicht Bestandteil eines Kiistenschutzkonzepts. Sie dienen der Definition und Erhaltung von
Hafeneinfahrten, insbesondere an den Fluimiindungen. Die Molenanlage in Warnemiinde z.B. ist wirksam
in dem Sinne, dass sie die Warnow schiffbar hélt. Damit zeigt sie auch die typischen Nebenwirkungen
einer Mole: Luv-Anlandung und Lee-Erosion. Auf diese Probleme und die sich daraus ergebende gestorte
Anlandung im Bereich der Hohen Diine wurde bereits in Kolp (1957) festgestellt. Gegeniiber der ex-
trapolierten Kiistenlinie ohne Molen ergibt sich auf der Leeseite eine Riickversetzung von ca. 500 m,
gegeniiber dem Strandende direkt an der Westmole ein Riickgang von 1000 m; hierbei wurde als Bezug
die freie Uferline hinter der Ostmole gewéhlt, das zubentonierte Dreieck mit der Lotsenstation ist nicht
beriicksichtigt, da es sich ohne die Deckschicht nicht halten wiirde.'?

Eine hochgradig asymmetrische, gebogene Molenanlage befindet sich in Swinoujscie (Swinemiinde), vgl.
Abbildung 10.47. Die kiistenparallele Stromung verldauft hier von Westnordwest nach Ostsiidost. Im Ge-
gensatz zur Konstruktion bei Wustrow handelt es sich um eine breite Flumiindung mit grofier Strémungs-
menge. Daher kann Swinemiinde nicht als 1:1 Modell fiir Wustrow dienen. Auch sind hier Strémung und
Hauptwindrichtung annidhernd parallel (in Wustrow dagegen stehen sie fast senkrecht aufeinander). Die
kiistendynamische Situation vor Swinemiinde ist aufgrund des Knicks in der Kiiste etwas giinstiger als
vor Wustrow, die Sedimentbilanz ist etwas ausgeglichener, wozu auch die von der Oder eingetragene
Sedimentfracht beitréigt.

Vor der kiirzeren westlichen Mole hat sich ein Anlandungsbereich ausgebildet. Hinter der 6stlichen Mole
findet trotz der Molenform geringe Lee-Erosion statt, die Differenz der Strandkanten betrégt ca. 300 m,
allerdings scheint es keine Versetzung gegeniiber der extrapolierten Kiistenlinie (sie kommt am Westufer
in Hohe des Hakens beim Lichtmast links im oberen Bild von Abbildung 10.47 an die Swine) zu geben,
d.h. die Differenz ist im wesentlichen durch Anlandung an der Westmole und kaum durch Abtrag leewérts
der Ostmole bestimmt.

Die beiden Molen geben einen Hinweis auf die Komplexitdt von Stromungsmustern: beide sind an der
FlufBiseite zusiitzlich durch Buhne gesichert. An der Westseite wahrscheinlich zur Verhinderung von Erosion
durch den parallel zur Mole Swine-einwirts flieBenden kiistenparallelen Strom.'? Die Buhnen an der

12Tn Abbildung 13 in Hurtig (1954) ist dieser Bereich noch als unbefestigt und nur durch Diinen gesichert angegeben.
13Zumindest deuten die Auskolkungen in der stromaufwirtigen Buhnenseite darauf hin, dass hier eine Strémung versucht,
fluBaufwarts zu laufen.
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Ostmole sollen die Erosion am konvexen Flufufer verhindern, da sonst das Molenfundament schnell
ausgewaschen wiirde und diese dhnlich einem Seewall einstiirzen wiirde.

Empfohlene Literatur

Die Grundlagen zur Kiistendynamik behandeln Carter and Woodroffe (1994) und Carter (1988). Sedi-
menttransport wird ausfiihrlich diskutiert z.B. in Fredsge and Deigaard (1992), Meyer (1972) Nielsen
(1992) und Zanke (1982). Grundsitzliche Probleme des Kiistenschutz sind in French (2001) zusammenge-
fasst, technische Verfahren in Kramer und Rohde (1992). Kiistenstabilisierung wird ausfiihrlich diskutiert
in Silvester and Hsu (1997), Strandaufspiilungen in Dean (2002).

Aufgaben

Verstindnisfragen
1. Welche Prozesse spielen sich bei einer Welle ab, wenn diese auf einen ansteigenden Meeresboden
auflauft.

2. Warum kommt es zur Brechung (im Sinne von Uberschlagen) von Wellen beim Auflaufen auf die
Kiiste? Welche Prozesse spielen sich ab und wie éndern sich die Eigenschaften der Welle?

3. Warum verlaufen die Wellenkémme in ufernéhe stets nahezu kiistenparallel?

4. Warum haben Wellen in Buchten und Landspitzen eines Kiistenabschnitts unterschiedliche Hohen.

o

Auf welche Weise lassen sich brechende Wellen klassifizieren? Beschreiben Sie die verschiedenen
Arten brechender Wellen.

Welche Stromungen bilden sich in Ufernidhe aus?
Was ist ein kiistenparalleler Langsstrom und wie entsteht er?

Was ist ein Rippstrom und wie entsteht er?

© 0 N o

Warum bilden sich an Wellen dominierten Kiisten Stromungen aus, an Kiisten ohne Wellen dagegen
nicht unbedingt?

10. Erldutern Sie die Wirkungsweise von Buhnen. Welche Stromungsmuster bilden sich aus, welche
Probleme sind mit Buhnen verbunden?

11. Welche Parameter bestimmen, ob Erosion oder Deposition stattfindet?



Anhang

Formelzeichen und Symbole

spez. Volumen

spezifische Volumenanomalie
thermosterische Anomaly
dynamische Hohenanomalie
Geopotentialdifferenz
Viskositét

mittlere freie Weglédnge
kinematische Viskositét
Winkelgeschwindikeit
Winkelgeschwindigkeit der Erdrotation
Dichte

(reduzierte) Dichte
Vektorfeld

Flache

spez. Warmekapazitit bei konst. Druck
spez. Wiarmekapazitit bei konst. Volumen
dynamische Hohe
Geopotential

Stabilitét

Kraft

Kraftdichte
Reibungskraftdichte
Scheinkréfte

Brunt-Vaisild Frequenz
Gravitationsbeschleunigung
Gravitationskonstante
Hohe

(Massen)Strom
Boltzmannkonstante

Masse

Masse der Erde
Teilchenzahldichte
Teilchenzahl

Zahl der Freiheitsgrade
Druck

Impuls

Wirmemenge

Ortsvektor

Radius der Erde
Oberfldche

Zeit,
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FF

f
freiv
frot
fBv

g
G

h

J
kg
m

Mgrde

n

N
N

p

PP
Q

r
TErde

specific volumen

specific volume anomaly
thermosteric anomaly
dynamic height anomaly
geopotential difference
dynamic viscosity

mean free path

kinematic viscosity coefficient

angular velocity

density

(reduced) density
vector field

area

dynamic height
geopotential

stability

force

force density

density of viscuous forces
fictitious forces
Brunt-Viisilé frequency
gravitational acceleration
gravitational constant
height, altitude

(mass) current
Boltzmann number

mass

mass of the Earth
number density

number

degrees of freedom
pressure

momentum

Earth’s radius
surface
time
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Geschwindigkeit eines Teilchenensembles
Geschwindigkeit eines Teilchenensembles

Geschwindigkeit eines Einzelteilchens
Geschwindigkeit eines Einzelteilchens
thermische Geschwindigkeit

Temperatur T temperature
u bulk velocity
u bulk speed
innere Energie U
v velocity
v speed
Uth thermal speed
Volumen \% volume
Arbeit W work

Konstanten

Boltzmann-Konstante
Gravitationsbeschleunigung
Gravitationskonstante (allgemeine)
Masse der Erde

Radius der Erde
Winkelgeschwindigkeit der Erdrotation
Stefan-Boltzmann Konstante

Niitzliche Beziehungen

Gaufl’scher Satz:

/V-Adr:j{A-do
1% o

kg =1.381-10723 JK!

g=9.81ms 2
G =6.673-10"" Nm? kg2
MErde = kg

Tirde = 6378 km
2 =21/86 164 5 =7.29-107° 57!
o =56708-1078 Jm 2 L K

225

(10.17)
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Jet, 58
jet stream, 112

Jungmorénenlandschaft, 206

Korperwellen, 151
Kiiste
anthropogene, 174
Ingressionsk., 172
Definition, 171
endogen, 172
potamogene, 173
vulkanisch, 172
Kiistendiine, 175
Kiistengebiet
Definition, 171
Kiistenklassifikation, 174
vollgenetische, 174
Kiistenldngsstromung, 176
kiistenparallele Stromung, 174, 176
kiistenparalleler Strahlstrom, 198
kiistenparalleler Transport, 176
Kiistenschutz, 192
dynamisch, 215
Kiistenschutzdiinen, 215
Kiistenschutzdiinen
Einbauten auf Schorre, 216
Kiistenschutzwald, 216, 217
Durchbruchtief, 217
Kiistenscutz
Kliffkiiste, 218
Kiistenstrahlstrom, 198
Kalkalgen, 174
Kapillarwellen, 151
Kastenbuhne, 219, 220
Kattegatt, 193
Kaustik, 181
kelp beds, 174

kinematische Grenzflichenbedingung, 110

kinematische Viskositét, 67
Kirchhoff-Planck’sches Gesetz, 47
Kliff, 172

Diinenk., 172

Hangbepflanzung, 218

Kiistenschutz, 218
Kliff-Fuf}, 173
Kliffbucht, 172
Klifffuflsicherung, 219
Kliffkiiste

Léangsbauwerke, 218
Klimamodell

transientes, 134
Kolk, 174
Kompressibilitéit, 50

isotherme, 29

mittlere, 29

Kompression

isotherm, 19
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konservativer Stoff, 124
Kontinentalabfall, 5
Kontinentalabhang, 4, 5
Kontinentaldrift, 2
Kontinentalplatten
divergente, 2
konvergente, 3
Kontinuitédtsgleichung, 25, 86, 153
Konvektion, 24, 40-42, 56
Konvektionszelle, 57
Konvergenz
Antarktische, 103
Konvergenzzone
innertropische, 59
Korallen, 174
Korrelationsprodukt, 75
Korteweg—de Vries Gleichung, 167
Kovarianz, 75
Kraftdichte, 63
Kreidekliff, 194
Kugelkoordinaten
Divergenz, 73
Gradient, 72
Laplace-Operator, 73
Rotation, 73
Kuriosho, 131
Kuroshio, 93

Lagrange’sche Beschreibung, 24
Lagune, 204
Lahnungsfeld, 174
laminare Stromung, 85
Landsort-Tief, 195
Langmuir-Zirkulation, 113
Laplace-Operator
Kugelkoordinaten, 73
latente Schmelzwéirme, 50
Wasser, 15
latente Verdampfungswiarme, 50
Wasser, 15
latente Warme, 40, 56
Lee-Erosion, 222
Buhne, 220
Leuchtkraft, 42
Libbert-See, 205
Linienelement, 72
lithogen, 6
Lithosphére, 2
Litoral, 5
Littorinameer, 206
longshore drift, 174
Luftdruck, 20
Luftschicht
wassernahe, 128
Luftstromung

oberhalb einer Welle, 164
Luv-Anlandung, 222

Miillergraben, 204
Mangrovenwélder, 174
Margules’sche Grenzflichenneigung, 102
maritime Reibungsschicht, 128
Marsch, 174
Massenerhaltung, 85
Massenstrom, 86
Meeressedimente

Einteilung, 6
Meeresspiegel

Anstieg, 194
Meeresspiegelanstieg

Ostseeraum, 194
Meereswirkung, 171
Memel, 196
Merian-Formel, 165
Meriansche Formel, 199
Mischungsschicht, 26, 36
Mitschwingungszeiten, 199
mittelozeanische Riicken, 6
mittelozeanische Riicken , 3
mittlere freie Weglénge, 120
mittlere Wellenhohe, 158, 162
mittlere Wellenperiode, 162
mittlerer quadratischer Abstand, 120
mittleres Abstandsquadrat, 120
Molen

Swinemiinde, 222
Momentanwerte, 75
Multidirektionalitdt, 163

NAO, 98
Navier—Stokes’sche Gleichung, 71
Navier—Stokes-Gleichung, 69
Nebenmeer, 193
negatives Feedback, 193
Nehrung, 174, 176
neritisch, 5
Neudarf3, 203, 204, 206
Neuhaus

Hohe Diine, 208
Newa, 196
Newton’ shes Reibungsgesetz, 67
Newton’sches Reibungsgesetz, 68
Nike-shoe spill, 91
no-slip Bedingung, 67
Nordatlantische Oszillation, 98
Nordatlantische Polarfront, 103
Nordsee, 5
Normalnull, 2
Nothafen Darfler Ort, 202

Oberflachenschicht, 26
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Oberflachenspannung, 151

Oberflichenstromung
westliche Ostsee, 199

Oberflachenwelle
Dispersionsrelation, 154

Oberflachenwellen, 151, 200

Oder, 196

optische Tiefe, 45

Ost-Zingst, 206

Ottosee, 202

Passat, 108
Pegelnull, 2
Pelagial, 5
pelagisch, 5
Pendel
gekoppelte, 200
photisch, 5
Planck’sches Strahlungsgesetz, 47
planetare Welle, 79
Plattengrenzen
Erdbeben, 3
Vulkanismus, 3
plunging breakers, 183
Poisson-Geichung, 33
Polarfront, 58
Nordatlantische, 103
Polder, 174
positives Feedback, 193
potamogen, 173
potentielle Energie
verfiighare, 37
potentielle Temperatur, 32
Anwendungen, 34
potentielle Vorticity, 83
practical salinity unit, 27
Prerow Strom
Entstehung, 206
Prerow-Bank, 209
Prerowbank, 206
Prerowbank-Kern, 202
Primérdiine, 188
primary coasts, 172
psu, 27

Quellfunktion, 47

Riicken
mittelozeanisch, 6
mittelozeanische, 3

Riickkopplung, 193

Riickschwappsperre, 201

Randmeer, 193

Random Walk, 120

Raumwinkel, 72

Raumwinkelelement, 72

reduzierte Gravitation, 168
Reffen, 201, 203
Refraktionsspektrum, 174
Rehberge, 205, 211
Reibungsgesetz
Newton’sches, 68
Reibungskraft, 67
Reibungsschicht
maritime, 128
Reibungstiefe, 107
Reynolds-Axiome, 75
Riegen, 201, 203
Rinne, 175
Rippel, 164, 174, 176
Rippstrom, 176
Rippstromtal, 176
Rossby-Radius
interner, 198
Rossby-Welle, 58, 79, 112
Rossby-Zahl, 79, 84
Rotation
Kugelkoordinaten, 73
Rotationsebergie, 133
roter Tiefseeton, 7

Salinitét, 16
Salzwassersprays, 171
Salzwasserspritzer, 171
Sandriff, 176

Gleichgewichtszustand, 176
Sandriffzone, 176
Sandrippel, 187
Sandstrand, 194
Sandstrande, 6
Sandstrandwall, 175
Scatterometer, 10
Schéren, 172
Schelf, 4, 5
Schelfgrenzen, 5
Schichstréomung, 85
Schmelzwérme

latente, 50

Wasser, 15
Schmelzwasserseen, 195
Schorre, 172
Schubspannung, 66, 68
Schubspannungstensor, 66
Schwarzkorperstrahlung, 47
Schwell, 160
Schwellen, 195
Schwemmfécher, 173
Schwemmlandebene, 173
Schwemmlandebenen, 173
Schwere, 70
Schwerebeschleunigung, 70
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Schwereformel, 70
Schwerepotential, 2
schweres Wasser, 15
Schwingungsdauer, 152
sea floor spreading, 172
Sediment, 6

Bewegungsbeginn, 200

biogen, 6

halmyrogen, 7

hydrogen, 7

lithogen, 6
Sedimentationsgeschwindigkeit, 7
Sedimentbilanz

lokale, 189
Sedimente

terrigen, 6
Sedimentméichtigkeit, 6
Sedimentseinzugzonen, 6
Sedimenttransport

und Flieflgeschwindigkeit, 186
Seegang, 198

ausgereifter, 200
Seegatt, 202
Segatt, 176
Seiche, 182
Seiches, 152, 193, 198, 199

Windanregung, 200
Sekundérdiine, 188
Selbstorganisation, 193
Selbstregulation, 193
signifikante Wellenhche, 158, 162
Skalenanalyse, 77
Skalenhohe, 23
Skandinavischer Landschild, 193
Skandinavisches Schild, 194
Solarkonstante, 40, 43
Solitonen, 167
Sommerstrandprofil, 176
Sonne

Leuchtkraft, 42
Southern Oscillation, 98
Spiilsaum, 174
Spannungstensor, 66
spezifische Volumenanomalie, 29
spezifische Wirme

bei konstantem Volumen, 50
spezifische Warmekapazitét, 49

bei konstantem Druck, 50
spezifisches Volumen, 29, 30
spilling breakers, 183
spits, 174
Spurengase

treibhauswirksame, 131
Stabilitéit, 34
stacks, 172

stationdre Stromung, 85
statischer Druck, 87
Staudruck, 87
steepness, 152
Stefan-Boltzmann Gesetz, 42
Stefan-Boltzmann-Gesetz, 42, 47
stehende Welle, 176, 198
Steilheit, 152, 183
Steilkiiste, 175

Profil, 173
Steilufer, 194
Steiluferhochwald, 218
stochastischer Prozef}, 119
Stoff

konservativer, 124
Stromung

laminar, 85

turbulent, 85
Stromungsdruck, 87
Stromungsfeld, 85
Stromungsrippel, 176
Strahlstrom, 58, 112
Strahlungsbilanz

breitenabhéngige, 53, 54
Strahlungsdichte, 46
Strahlungskonstante, 47
Strahlungsstrom, 42, 44, 50
Strahlungstemperatur, 47
Strandanschluf3, 220
Strandaufspiilung, 216
Strandaufspiilungen, 217, 219, 221
Strandfeldmoor, 191, 211
Strandhorner, 174
Strandhafer, 216
Strandhaken, 174, 176, 202
Strandlagune, 175
Strandpriel, 175
Strandquecke, 188
Strandriff, 175
Strandsee, 202, 204

Verlandung, 205
Strandseen, 205
Strandseifen, 176
Strandspitze, 174
Strandwachstum

Wellenbrecher, 221
Strandwall, 174, 175, 201, 204
Strandwallficher, 176
Strandwallsystem, 174
Streichlange, 159, 162, 200
Streukoeffizienz

spektraler, 45
Stromfaden, 85
Stromfunktion, 80
Stromkentern, 174
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Stromlinie, 85
Definition, 85
Stromméander, 112
Stromrohre, 85
Sturmflut, 200
Fiillungsphase, 201
Auflaufsperre, 201
Beschleunigungsphase, 201
Phasen, 201
Riickschwappsperre, 201
Steiggeschwindigkeit, 201
Wetterlage A, 200
Wetterlage B, 200, 201
Wetterlage C, 201
Sturmflutdiinen, 215
Sturmflutschutzdiinen
Einbauten auf Schorre, 216
Sturmflutwall, 175
Sturmflutwetterlagen, 200
Sublitoral, 5
submarine Canyons, 6
substantielle Ableitung, 24
Subtropenfront, 58
sudden stratospheric warming SSC, 81
Sundaschelf, 5
Sundische Wiese, 202
Supralitoral, 5
surf similarity parameter, 183
surging breaker, 183
Surtsey, 6
Sverdrup-Regime, 109, 110
Swinemiinde
Molen, 222
Swinemiinde
Molen, 222
Swinoujscie
Molen, 222

T-S-Diagramm, 37
Tangentialspannungen, 66
Tangwiélder, 174
Teerbrenner-See, 205
Teerbrennersee, 211
Teilchenzahldichte, 19
Telekonnektion, 98
Temperatur, 19

effektive, 42

potentielle, 32

Anwendungen, 34

Temperatur-Salzgehalt-Diagramm, 37
Temperaturgleichgewicht, 46
Temperaturgradient

adiabatischer, 33
Temperaturleitfihigkeitskoeffizient, 125
Temperaturleitzahl, 120

terrigen, 6
Therbrenner-See, 205
thermodynamisches Gleichgewicht, 46
thermohaline Zirkulation, 21, 95
Thermokline, 26, 53
thermosterische Anomalie, 29
Tide, 151, 198
windunterdriickt, 199
resonante Anregung, 199
Tiden, 198
Tidengangslinie, 199
Tiefe
optische, 45
Tiefenzirkulation, 95
Tiefseebene, 4
Tiefseegraben, 6
Tiefseegraben, 3, 4
top-set beds, 173
Toricelli
Gesetz von, 87
Tragheitsfrequenz, 198
Tragheitsschwingung, 198
Tragheitswellen, 198
Tracer, 174
Transport
in Kiistenldngsrichtung, 176
von Teilchen mit dem Wind, 186
Transportprozef3, 119
Treibhauseffekt
anthropogener, 131
natiirlicher, 49
treibhauswirksame Spurengase, 131
Treibholzkiisten, 174
Triftstrom
Reibungstiefe, 107
Tsunami, 11, 22, 152
turbulente Stromung, 85
turbulenter Viskositétskoeffizient, 126

Ufermauer, 219

uferparallele Lingsstromung, 202
uferparallele Stromung, 174
uferparalleler Driftstrom, 184
Ulvo-Tief, 195
Unterwasserbarre, 174
Urrecknitz, 208

Vektor

Kugelkoordinaten, 72
Verdampfungswérme

latente, 50

Wasser, 15
Verdunstung, 40, 42
Verdunstungskilte, 42
verfiighare potentielle Energie, 37
Vibrationsenergie, 133

241



INDEX 242

Viskositit Dispersionsrelation, 154
kinematische, 67 Gravitations-, 151
turbulente, 126 in tiefem Wasser, 156

voll-entwickelte See, 160 Ausbreitungsgeschwindigkeit, 155

Volumenanomalie Wellenlidnge, 155
spezifische, 29 interne, 151

Volumenelement, 72 Korper-, 151

Volumenstrom, 86 klapotische, 182

Vordiine, 188 Luftstromung oberhalb, 164

Vordar8, 203 Oberflachen-, 151

Vorticity, 80 Oberflachenwelle, 154
absolute, 80 Phasengeschwindigkeit, 152
potentielle, 83 planetare, 79

Vorticity-Gleichung, 83, 109 propagierende, 151

vulkanische Kiiste, 172 Rossby, 79

Vulkanismus stehende, 151, 176, 182, 198
Plattengrenzen, 3 Steilheit, 183

Wellenhohe, 152

Wérme Wind-, 151
fithlbare, 40, 56 Zusammenhang v und A, 155
latente, 40, 42, 56 Zusammenhang v und A, 155
spezifische Wellen

bei konstantem Volumen, 50 windgetrieben, 151

Wiérmeausdehnung, 50 Wellen-Brechungs-Diagramm, 178

Wiérmediffusionskoeffizient, 125 Wellenbasis, 182

Wairmefilm, 41 Wellenbrecher, 216, 217, 219, 221

Wirmekapazitit Wustrow, 221
spezifische, 49 Wellenbrecher

bei konstantem Druck, 50 Strandwachstum, 221
Wasser, 15 Wellendeformation, 174

Waérmeleitung, 40, 41, 56 Wellenhohe, 152

Wirmeleitungsgleichung, 120 mittlere, 158, 162

Waérmeleitvermogen, 120 signifikante, 158, 162

Wirmemenge, 49, 125 Wellenlénge, 152

Wirmespeicherkapazitit, 50 Wellenperiode

Waérmespeicherzahl, 50 mittlere, 162

Wirmestrahlung, 42 Wellenrippel, 176

Wirmestrom, 50, 125 Wellenwachstum

Wachstum Fetch-beschrankte Phase, 160
Darfler Ort, 201 zeit-beschrinkte Phase, 160

Walker Zirkulation, 98 Wellenzahl, 152

Wasser Werder, 209
schweres, 15 Werder-Inseln, 203

wassernahe Luftschicht, 128 West-Zingst, 206

Wasserstoffbriickenbindung, 14 Wien’sches Verschiebungsgesetz, 47

Wassertiefe Winderosion, 204
kritische, 174 Windstau, 200

Watten, 174 Windwellen, 151

Weifidiine, 189 Windwirklange, 162

Weichsel, 196 Windwirkungslinge, 159, 200

Weichseleiszeit, 193, 195 Winterstrandprofil, 176

Welle Wirbel
Amplitude, 152 grofrdumiger, 196
Aufsteilen am Strand, 183 Wirbeldiffusion, 96, 126

Brechung, 178 Wirklénge, 200
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Wirkungslénge, 159
Wirkungsquerschnitt, 45
Wismar-Bucht, 175

Zellensystem, 176
Zentrifugalkraft, 69
Zingst, 202, 203, 206
Zirkulation
globale, 57
thermohaline, 21, 95
Zirkulationsmodell, 135
zirkumpolarer antarktischer Strom, 10
Zonierung, 6
Zustandsgleichung, 19
adiabatisch, 20
isotherm, 19
Zustandsgrofe, 19
zweireihige dichte Pfahlbuhne, 220

zweireihige Pfahlbuhne mit Senkfaschinen, 220
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