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Vorwort.

Die Entwicklung der Ozeanographie ist dank der Fortschritte meeres-
kundlicher Messungen und der Bearbeitungsmethoden ozeanographi-
schen Beobachtungsmaterials bei jenem wichtigen Wendepunkt angelangt,
bei dem von der mehr beschreibenden Betrachtungsweise zu einer stren-
geren Behandlung gesetzlicher Erscheinungen iibergegangen werden kann.
Die Ozeanographie folgt in dieser fortschreitenden Entwicklung immer
mehr ihrer Schwesterdisziplin, der Meteorologie, die diesen Ubergang
bei der Behandlung einzelner Probleme schon in vielen Fillen erfolg-
reich durchgefiihrt hat. Im vorliegenden Buche habe ich versucht, eine
Zusammenstellung unserer Kenntnisse der Bewegungserscheinungen im
Meere auf theoretisch-physikalischer Grundlage zu geben. Einige Liicken,
die sich hierbei ergeben haben, habe ich versucht, auszufiillen, Die
Anfange zu dieser Arbeit reichen schon in die Zeit zuriick, als ich an
der Universitit Innsbruck im Verbande mit anderen geophysikalischen
Themen auch tiber Physik des Meeres Vorlesungen hielt. Meine Berufung
an das Institut und Museum fiir Meereskunde an der Universitit Berlin,
und meine Teilnahme an den letzten Profilen der Deutschen Atlantischen
Expedition auf dem Forschungsschiff ,,Meteor gaben mir Gelegenheit,
mich noch eingehender mit diesen Problemen der Ozeanographie zu be-
fassen. Letzten Endes waren es die Vortrige, die ich fiir die wissen-
schaftlichen Teilnehmer und fiir die Offiziere an Bord des ,,Meteor* hielt,
die dazu fiihrten, die hydrodynamischen Grundlagen der ozeanischen
Bewegungen durchzuarbeiten und iibersichtlich zusammenzustellen.
Diese Vortrige gaben so den Grundstock zu dieser ,,Dynamischen
Ozeanographie*. Die Behandlung des Stoffes ist, wo es anging, mathe-
matisch-physikalisch; wo die vorliegenden Untersuchungen es gestatteten,
ist aber stets eine Verbindung mit den in der Natur vorgehenden Er-
scheinungen gesucht und Beispiele aus den tatsdchlichen Verhiltnissen
gegeben worden. Der Hauptteil des Buches befalit sich mit den eigent-
lichen Strémungen des Meeres, mit den Kriften, die sie hervorrufen und
erhalten, mit den verschiedenen Modifikationen, die sie auf der rotieren-
den Erde durch Bodenmorphologie und Reibung erfahren und mit den
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Methoden, die gestatten, das Stromfeld aus dem Aufbau des Meeres zu
ermitteln. Insbesondere das Problem der groBen ozeanischen Zirkulation,
dem heutzutage das groBte Interesse entgegengebracht wird, ist Gegen-
stand dieses Hauptteils. Die Darstellung der Dynamik periodisch ab-
laufender Wasserbewegungen, die mit den Wellen und Gezeiten ver-
kniipft sind, wurde kiirzer gefaBt, da Zusammenstellungen unserer
Kenntnisse dariiber schon vorliegen. Hier wurde vor allem das Grund-
satzliche gegeben und gleichzeitig versucht, die neuesten Ergebnisse der
Forschung in das System der Lehre einzuordnen.

Die Ozeanographie hat bisher bei den deutschen Geophysikern noch
recht wenig Beachtung gefunden, und der Grund hierfiir mag wohl
hauptsichlich darin liegen, daB die Literatur iiber die ozeanographischen
Ergebnisse der verschiedenen Expeditionen auBerordentlich zerstreut
ist und bisher keine Zusammenstellungen auf dynamischer Grundlage
gegeben worden sind. Wenn dieses Buch das Interesse an ozeano-
graphischer Forschung bei den Geophysikern in etwas stirkerem Grade
erwecken wiirde, wire der Zweck des Buches erfiillt.

Berlin, Ostern 1929.
A. Defant.
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Einleitung.

1. Aufgabe und Einteilung der dynamischen Ozeanographie.

Die Ozeanographie ist als geographische Spezialdisziplin dank der
groBen Fortschritte in der Technik meereskundlicher Forschung der
neueren Zeit und der intensiven und modern exakten Bearbeitung der
Beobachtungen der dlteren und neueren Tiefseeexpeditionen allmihlich
bei jenem Entwicklungsstadium der Forschung angelangt, in dem von
der qualitativen Beschreibung der Erscheinungen zu einer quantitativen
Erfassung derselben {ibergegangen werden kann. Es ist selbstverstind-
lich, da} dies zu einer mehr mathematisch-physikalischen Behandlung
der Probleme der Ozeanographie fithren muB8, fiir die bisher nur teilweise
die notwendige hydrodynamische Formulierung gegeben war. Die Me-
teorologie als Schwesterdisziplin hat diesen Ubergang zum groBen Teile
schon vollzogen und ist in der theoretischen Behandlung ihrer wichtig-
sten Probleme schon viel weiter fortgeschritten als die Ozeanographie.

Die theoretische Erfassung der Erscheinungen und die Klarlegung
der Dynamik derselben wird aber andererseits auch vielfach auf Anlage
und Durchfithrung der Beobachtungen von neueren Expeditionen zu-
riickwirken und damit die Ozeanographie in ihren Bestrebungen, die
Meere in ihrem Aufbau und in ihren Bewegungen vollig klar zu legen,
machtig férdern. Die Theorie soll auch hier wie sonst in den Natur-
wissenschaften uns als Ersatz fiir Versuche und Experimente dienen,
die in der Natur auszufithren uns verwehrt ist. Sie lassen die hochst
selten rein in Erscheinung tretenden Wirkungen einer Variation der Va-
riabeln niher beleuchten und studieren und durch eine richtige Zusam-
menfassung dieser Wirkungen die tiefer liegenden Ursachen erkennen,
welche den Erscheinungen zugrunde liegen.

Der Inhalt dieses Buches bildet vor allem die Statik des Meeres und
die Dynamik der ozeanographischen Bewegungen, das ist jener Teil der
Ozeanographie, dem heutzutage das groBte Interesse entgegengebracht
wird. Die Behandlung des Stoffes ist, wo es anging, mathematisch-
physikalisch. Wo irgendwie es die vorliegenden Untersuchungen ge-
statteten, ist aber eine Verbindung mit den in der Natur tatsichlich vor-
kommenden Erscheinungen gesucht und Beispiele fiir die theoretischen
Erwigungen gegeben worden. Den Beobachtungsergebnissen soll die
Leitung fiir die theoretische Behandlung der Erscheinungen zufallen;
dann ist die Verbindung mit der Wirklichkeit stets gegeben.

Defant, Ozeanographie. I



2 Einleitung.

Eine Spaltung des Inhaltes ergibt sich von selbst durch die Trennung
der nicht periodisch von den periodisch verlaufenden Erscheinungen.
Erstere sind durch bestindige, letztere durch periodisch wirkende Krifte
hervorgerufen und erhalten; zu den ersteren gehéren die Meeresstro-
mungen, zu den letzteren die Wellen in ihrer Gesamtheit. Fiir diese gibt
es schon zusammenfassende Darstellungen, so daf3 ihre Behandlung in
diesem Buche kiirzer gehalten werden konnte. Der Hauptteil des Buches
befaBt sich deshalb mit der Dynamik der nicht periodischen ozeanogra-
phischen Bewegungen.

2. AusmaBe des Meeres, senkrechte Gliederung;
Meeresoberflidche.

Infolge der bedeutenden Niveauunterschiede, welche die feste Erd-
rinde aufweist, ist keine Uberlagerung der Lithosphare durch die Hydro-
sphire der Erde vorhanden; die Wassermassen erfiillen die tiefen Becken
der Erdkruste und geben einen Teil derselben als Festland frei. Von den
510 Mill. gkm der gesamten Erdoberfliche entfallen 149 Mill. gkm auf
das feste Land, 361 Mill. gkm auf das Meer; das prozentuale Verhaltnis
ist 70,8% Meer gegen 29,2% Land (2,43 : 1). Die vertikale Gliederung der
Erdkruste, die durch die Statistik der einzelnen Hohen- und Tiefenstufen
erfait wird, zeigt die auffallende gesetzmiBige Erscheinung, daBl es zwei
Hauptniveaus gibt, die besonders haufig vorkommen, wihrend die an-
deren sich in ihrer Hiufigkeit, wie es der Zufall verlangt, um diese zwei
Niveaus herumgruppieren. Diese beiden Maxima liegen bei einer Er-
hebung von etwa 100 m und bei einer Tiefe von 4700 m. Das erste Niveau
entspricht der mittleren Oberflichenhohe des Kontinentalblocks, das letz-
tere der mittleren Tiefe der Tiefseebecken. Nur ein kleiner Teil der Erd-
oberfliche (kaum 10%) entfallt auf den Abfall von der Kontinentaltafel
zur Tiefseetafel und auch dieser Steilabfall scheint mit Zunahme der
Lotungen sich noch schroffer zu gestalten; die Zweiteilung der Erdrinde
tritt dadurch immer deutlicher hervor.

Ein Teil des Kontinentalblocks — allerdings nur ein kleiner — ist
mit Wasser bedeckt; es ist dies das Gebiet der Schelfe zwischen Konti-
nentalrand und Steilabfall zur Tiefsee, der zumeist erst bei einer Tiefe
von etwa 2oom einsetzt. Die Schelfe tragen in der Hauptsache die Neben-
und Randmeere (Flachsee), die etwa 6% der Erdoberfliche ausmachen
und die den Schauplatz vieler interessanter ozeanographischer Erschei-
nungen abgeben, die erst bei geringer Meerestiefe in auffallender Weise
sich ausbilden kénnen. Von Interesse ist noch zu erwihnen, daf das
Volumen des Weltmeeres sich zu 1370 Mill. cbkm berechnet’, was zu
einer mittleren Tiefe des Meeres von rund 3800 m fiihrt; insbesondere
weist der Pazifische Ozean (180 Mill. qgkm Fliche) eine mittlere Tiefe

1 Kossina, E.: Die Tiefen des Weltmeeres. Veroff. Inst. Meereskde.
N.F. A, Nr.g. Berlin 1921.
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von 4030 m, der Atlantische Ozean (106,5 Mill. gkm) eine solche von
3330m und der Indische Ozean (75 Mill. gkm) eine solche von 3goom auf*.

Als Nullpunkt fiir Abmessungen in vertikaler Richtung gilt die Meeres-
oberfliche im Zustande des vélligen Gleichgewichtes (ideales Meeres-
niveaw). Wenn man von den Stérungen, welche die Oberfliche des
Meeres in Unruhe bringen, véllig absieht, entspricht dieses Niveau einem
Teile des Geoids, das ist jener Flache, auf der die Richtung der Schwere
iiberall senkrecht steht. Das ideale Meeresniveau fillt somit mit einer
Flache gleichen Schwerepotentials, dessen Wert hierfiir zumeist Null
gesetzt wird, zusammen. Das physikalische Meeresnivean, von dem aus
alle Messungen tatsichlich ausgefithrt werden, weicht davon um einen
verhiltnismiBig kleinen Betrag, der durch die Bewegungen des Meeres
und durch den wechselnden Druck der Atmosphire bedingt ist, ab. Es
ist festzuhalten, daB die Topographie des physikalischen Meeresniveaus
nicht aus den Ergebnissen der Lotungen abgeleitet werden kann und
deshalb stets mehr oder minder unbestimmt bleibt (siehe S. 59).

Der praktische Ausgangspunkt fiir Hohenmessungen kleinerer Teile
der Erdoberfliche ist das Mittelwasser an einer ausgewihlten Station.
In Deutschland gilt als Normal-Null (NN) ein Horizont, der 66 mm tiber
dem Mittelwasser von Swinemiinde steht. Die Mittelwisser der verschie-
daenen Stationen miissen durch Prizisionsnivellements miteinander ver-
bunden werden, um vergleichbar zu sein. Bei kleineren Entfernungen
der Stationen voneinander bietet dies keine Schwierigkeiten, bei groen
wichst die Unsicherheit wesentlich. Die Ermittlung dieser Unterschiede
ist eine Aufgabe der internationalen Erdmessung. Hohenangaben werden
hiufig auch auf das sogenannte Kartennull bezogen. Auch die Lage dieses
Horizontes ist bei den einzelnen Nationen verschieden festgesetzt; in
Deutschland liegt das Kartennull in der Ebene des mittleren Spring-
niedrigwassers. Die Hohen- und Tiefenangaben in den Seekarten und
in den Gezeitentafeln sind zumeist auf Kartennull bezogen®.

1 Betreffs der Erklarung des Auftretens der zwei Hauptniveaus der Erd-
rinde und der Frage der Entstehung der Kontinente und Ozeane. Siehe
PrEv, Mainga und Tawms: Einfithrung in die Geophysik, S.241. Berlin:
Julius Springer 1922.

2 Siehe hieriiber: Deutsche Gezeitentafeln, herausgeg. von der Deutschen
Seewarte in Hamburg.



I. Der Aufbau des Meeres.

Fiir alle hydrographischen Untersuchungen ist die Kenntnis der Ver-
teilung der Masse und der durch diese Verteilung bedingten Anordnung
der inneren Krifte eine unbedingte Voraussetzung. Das Massenfeld im
Meer ist durch die Verteilung der Dichte bzw. des spezifischen Volumens
des Meerwassers, das innere Kraftefeld durch die Verteilung der Druck-
krifte, durch das Druckfeld, gegeben. Als einzige dullere Kraft konser-
vativer Natur kommt auBerdem die Schwere hinzu, so dal drei ver-
anderliche GréBen: Schwere, Druck und spezifisches Volumen in erster
Linie in Betracht zu ziehen sind. Uber diese Felder wollen wir uns zu-
nichst ndher orientieren.

1. Das Schwerefeld.

Die einzige duBere Kraft, von welcher die Gleichgewichtsbedingungen
und im wesentlichen auch die Bewegungen im Meere abhingen, ist die
Schwere. Sie tritt bekanntlich als Resultierende der Anziehungskrifte
der Erdmasse und der Zentrifugalkraft der Erdrotation auf; ihre Ver-
teilung auf der Erdoberfliche ergibt sich aus den Ergebnissen der Pendel-
versuche. Der normale Wert der Schwere (msec™2) im Meeresniveau ist
nach HELMERT® durch die Formel

g, =9,80616 (I — 0,00264 cos 2¢ + 0,000 007 cos”® 2¢p)  (I.1I)

gegeben. Die Schwere ist am Aquator am kleinsten, an den Polen am
groBten, was eine Folge der Abplattung und Rotation der Erde ist.
Bei Bestimmung der Anderungen der Schwere beim Eindringen in
das Meer ist auf die Masse des Meerwassers selbst Riicksicht zu nehmen.
In erster Anniherung geniigt es, die Erde als Kugel vom Radius a zu
betrachten. In einer Tiefe z tritt dann nur die Anziehung der Kugel-
schale 2 — 7 in Erscheinung. Ist M die Masse der Erde, m jene der
Kugelschale a—z, g, die Schwere im Meeresniveau, g jene in der Tiefe z,

dann sind g, =% % und in erster Anndherung

_ 282 (  ma
g_go+ (I 2M>

a z)"

Der Bruch in der Klammer ergibt sich zu % )9
Qm

lere Dichte der Erde und p jene der Kugelschale bedeuten. Setzt man

, wenn p,, die mitt-

1 Enzykl. d. math. Wiss. VI/1, H. 2 (1910).
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0, = 5,5 und g gleich der mittleren Dichte des Meerwassers 1,05 (Dichte
des Meerwassers in etwa 5000 m Tiefe), so wird

g =g, + 0,000 002202 z. (1.2)

Formel (1. 2) gibt die normale vertikale Anderung der Schwerkraft
im Meere mit geniigender Genauigkeit. Infolge von besonderer lokaler
Massenanhiufung in der Nihe eines Punktes kénnen Abweichungen vom
normalen Wert der Schwere und ihrer vertikalen Anderung auftreten;
aber diese Abweichungen werden nur klein sein und koénnen vernach-
lassigt werden. Es ist auch zu bedenken, daB durch die Einstellung der
Massen der Erdkruste im hydrostatischen Gleichgewicht die Verteilung
der Schwerkraft innerhalb des Meeres iiberhaupt wesentlich einfacher
ist, als wenn dies nicht der Fall wiare. Durch die Formeln (1. 1) und (1. 2)
ist fiir jeden Punkt des Meeres die Schwere gegeben.

Eine Fliche, die iiberall senkrecht auf die Richtung der Schwere
(Lotlinie) steht, nennt man eine Niveaufliche. Die Hauptniveaufliche
der Schwere ist als freie Oberfliche einer Fliissigkeit im Gleichgewichts-
zustande das ideale Meeresniveau. In dieser Niveaufliche selbst gibt es
keine Kraftkomponente, so daf} eine Verschiebung eines Massenpunktes
langs derselben ohne Arbeitsleistung moglich ist. Die Niveauflichen sind
somit als ,,eben’‘ zu betrachten. Es gibt unendlich viele Niveauflichen
innerhalb des Meeres und jede derselben ist eindeutig durch die kon-
stante Arbeitsleistung bestimmt, die durch die Verschiebung der Massen-
einheit vom Meeresniveau zu irgendeinem Punkte der neuen Niveau-
flache notwendig ist. Diese Arbeitsleistung ist — gh, wenn % die kiirzeste
Entfernung eines Punktes der betrachteten Niveaufliche vom Meeres-
niveau langs der Lotlinie ist. Die Niveauflichen sind anders ausgedriickt
Flichen gleichen Schwerepotentials; dem Meeresniveau wird hierbei das
Schwerepotential Null zugesprochen. Das ganze Meer kann man sich
auf diese Weise durchsetzt denken von einer Schar von Aquipotential-
flachen der Schwere, jede getrennt von der nichsten durch eine Einheits-
schichte des Potentials. Die Dicke dieser Schichte variiert aber mit der
Breite und mit der Tiefe, da g mit diesen sich dndert.

Die Niveauflichen sind zu unterscheiden von den Flichen gleicher
geometrischer Tiefe unter dem Meeresniveau. Beide Flichenscharen
schneiden sich; da letztere nicht senkrecht zur Lotlinie stehen, wiirde
auf sie, wiren sie fest und glatt, eine Kugel nicht in Ruhe bleiben,
sondern infolge der Kraftkomponente der Schwere langs der Flache vom
Aquator zum Pole rollen.

Die Eigenschaft der Niveauflichen ,,eben’ zu sein, macht sie in der
Statik und Dynamik des Meeres zu Koordinatenflichen besonders ge-
eignet. Die dritte Koordinate hat sodann die Richtung des Lotes, das
stets senkrecht auf den Niveauflichen steht. Es erscheint als besonders
praktisch, zur Fixierung der Lage einer beliebigen Niveaufliche gegen-
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iiber der Hauptniveaufliche des Meeresniveaus ihren Potentialwert selbst,
jedoch als positive GroBe, einzufiihren und diese Zahl als dritte Koordi-
nate zu nehmen. Als Koordinaten eines beliebigen Punktes im Meere
treten somit in diesem Koordinatensystem die Breite ¢ und Linge A des
FuBpunktes der Projektion des betrachteten Punktes auf das Meeres-
niveau lings der Lotlinie und der Potentialwert gk der Niveaufliche,
auf welcher der Punkt selbst liegt, auf.

Als Hauptniveauflichen wollen wir jene bezeichnen, deren Potential-
wert sich um die Einheit des Potentials oder ein Vielfaches davon unter-
scheiden. Da die Schwere ungefihr 10 msec—2 betrigt, tritt eine An-
derung des Potentialwertes gh um eine Einheit dann ein, wenn die Mas-
seneinheit um ungefihr '/,, m fillt. Die Hauptniveauflichen sind des-
halb um °/;, m oder um ein Vielfaches davon voneinander entfernt.
V. BJErRgNES® hat diese Arbeits- oder Potentialeinheit 1 dynamischen
Dezimeter genannt; sie ist dAquivalent einer Arbeitsleistung bei der He-
bung der Masseneinheit um rund Y/,, m. Vielfache bzw. Bruchteile des
dynamischen Dezimeters sind das dynamische Meter oder das dyna-
mische Zentimeter. Niveauflichen sind somit auch Flichen gleicher dy-
namischer Tiefe unterhalb des Meeresniveaus. Die dynamische Tiefe ist
nicht identisch mit der gewdhnlichen geometrischen Tiefe; letztere ist
eine reime Linge, erstere eine Potentialgréfe, hat also die Dimension
einer Arbeit (ml?f%). Als praktische Einheit fiir die dynamische Tiefe
empfiehlt es sich das dynamische Meter zu wihlen. In einer dynami-
schen Tiefe D herrscht dann, da

_gh
D=7 (1.3)
ist, ein Potential
0= —10D. (1. 4)

Da die Schwere an verschiedenen Punkten des Meeres verschieden
groB ist, ist die Linge, die einem dynamischen Meter entspricht, nicht
iiberall gleich groB. Die geometrischen Entfernungen zwischen den
Hauptniveauflichen sind gréBer am Aquator und in der Ndhe des Meeres-
niveaus, wo g relativ klein ist, klein an den Polen und am Meeresgrund,
wo g grof} ist. Der Normalwert der Schwere ist 9,8 msec™; deshalb
entspricht die Einheit des Schwerepotentials, das ist 1 dyn. Dezimeter,
einer Linge von 1,02 gewdhnlichem Dezimeter oder 1 geom. Dezimeter
ist gleich 0,98 dyn. Dezimeter. Der zahlenmiBige Unterschied zwischen
dyn. Meter und geom. Meter ist deshalb ungefiahr 2%, ein Betrag, der bei
den hydrographischen Berechnungen nicht vernachlissigt werden kann.

Die normalen Beziehungen zwischen geometrischen und dynamischen
Tiefen konnen mittels der Formeln (1. 1) und (1. 2) leicht gefunden wer-

1 Dynamische Meteorologie und Hydrographie. 1. Teil, Vieweg & Sohn.
I912.
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den. V. BJERKNES hat darnach Tabellen fiir die Umrechnung von den
einen zu den anderen GroBen gegeben, auf die hier verwiesen sein soll”.

2. Das Druckfeld.

Als statischer Druck in einer bestimmten Tiefe 4 wird jene Kraft
definiert, deren GréBe durch das Gewicht der Wassersdule vom Quer-
schnitt T vom Meeresniveau bis zur Tiefe % gegeben ist. Ignorieren wir
den auf der Oberfliche des Meeres+lastenden Luftdruck, so ist das Ge-
wicht der Wassersdule % pro Einheitsfliche p = ggh, wenn man mit g
die mittlere Dichte des Wassers in der Sdule % bezeichnet. Nach (1. 3)
kénnen wir fiir gh die in dyn. Metern ausgedriickte dynamische Tiefe D
einfiihren. Dann ist p = k. 10D, worin % eine zur Festlegung der Druck-
einheit freie Konstante ist. Bezeichnet man den Druck einer Siule reinen
Wassers von 1 dyn. Meter Hohe als ,,1 Dezibar*, dann wird & = */,, und

p=0D. (1.5)

In dieser Formel ist dann p in Dezibareinheiten gegeben, wenn D in

dyn. Metern eingesetzt wird. Ihr kann auch die Form

D=ap (1.6)
gegeben werden; hierin bedeutet o das mittlere spezifische Volumen der
Wassersdule und (1. 6) gibt die dynamische Tiefe in dyn. Metern, wenn
p in dbar eingefithrt wird.

Der Definition des Dezibars gemi8 ist dann ein Bar der Druck einer
Wassersdule von 10dyn. Metern; in C GS entspricht diesem Drucke 1 Mil-
lion Dyn. pro Quadratzentimeter, was nur etwa 1% kleiner ist als die
praktische Druckeinheit ,,1 Atmosphire“*. Unterabteilungen von 1 De-
zibar sind 1 Zentibar und 1 Millibar, was Drucken von 1 dyn. Dezimeter
und 1 dyn. Zentimeter Wasser entsprechen.

Es ist festzuhalten, daB mit Eindringen in das Meer lings der Lot-
linie um je 1 m das Schwerepotential um nahezu 1 dyn. Meter kleiner, der
Druck hingegen um 1 Dezibar gréBer wird. Den Definitionsformeln (1. 5)
und (1. 6) kann bei variabeln ¢ und a auch die integrale Form

p=/l¢dD (1.52)

D=[adp (1. 6a)
gegeben werden, wobei die Integrale auf die ganze Wassersiule /4 zu er-
strecken sind.

und

' BJERKNES, V. und SANDsTROM, J. W.: Statik der Atmosphire und
Hydrosphare. Anhang: Tabellen 3—6 H. Braunschweig 1912.

? Der Druck einer Atmosphire entspricht dem Druck einer Quecksilber-
sdule von 760 mm Linge von o° C in 45° Br. am Meeresniveau. Pro Quadrat-
zentimeter ergibt dies 13,596 x 980,6 x 76 Dyn=1 013 250 Dyn pro Quadrat-
zentimeter. 10° Dyn pro Quadratzentimeter ist 1 Bar, so da8 1 Dyn pro
Quadratzentimeter gleich 1 Mikrobar wird, was dem Druck von 1o dyn.
Mikron Wasser entspricht.



8 Der Aufbau des Meeres.

Zur Orientierung iiber den innigen Zusammenhang zwischen den geo-
metrischen Tiefen, den Werten des Potentials (dynamischen Tiefen) und
den Drucken seien in folgender Tabelle die zusammengehdrigen Werte
dieser GroBen fiir ein homogenes Meer von 00 C und 35°/,, Salzgehalt
gegeben.

Homogenes Meer von 0°C und 35°w Salzgehalt.

Druck |geom.Tiefe| dyn. Tiefe Druck geom. Tiefe | dyn. Tiefe

in Dezibar inm in dyn. m | in Dezibar in m in dyn. m
o o o 8oo 792 777
100 99 97 900 891 874
200 198 104 1000 990 970
300 208 292 1200 1187 1164
400 397 389 1400 1335 1357
500 496 486 1600 1582 1551
600 595 583 1800 1779 1744
700 693 680 2000 1975 1936

Unter diesen vereinfachten Verhidltnissen ist der Unterschied zwi-
schen den Zahlenwerten des Druckes in Dezibar und jenen der geo-
metrischen Tiefe in Metern ungefihr 1%. Er bleibt meistens von dieser
GroBenordnung auch bei komplizierteren Anordnungen von Temperatur
und Salzgehalt, so dafB} es im allgemeinen erlaubt ist, diesen Unterschied
zu ignorieren und fiir den Druck in Dezibar und fiir die geometrische
Tiefe in Metern, in der dieser auftritt, dieselbe numerische Zah!l zu neh-
men. Hingegen betrdgt der Unterschied zwischen dynamischen Metern
und geometrischen Metern fast 2%, zwischen den ersteren und den
Drucken in Dezibar fast 3% ; das sind Betrige, die bei hydrodynamischen
Untersuchungen in keiner Weise zu vernachlissigen sind.

Die Formeln (1. 5) und (1. 6) bzw. (1. 5a) und (1. 6a) geben im Falle
des statischen Gleichgewichtes die einfachsten Beziehungen zwischen
Druck, Schwerepotential und spezifischem Volumen; die ersteren ge-
statten bei Kenntnis der vertikalen Massenverteilung fiir die verschie-
denen dynamischen Tiefen den Druck in Dezibar zu ermitteln, die letz-
teren die dynamischen Tiefen zu berechnen, in denen ein bestimmter
Druck herrscht.

Das Schwerepotential ist durch Aquipotentialflichen und Potential-
schichten von der Dicke eines dyn. Meters festgelegt worden. Analog
dazu kann das Druckfeld durch Flichen gleichen Druckes (isobare Fli-
chen) und durch Druckschichten von 1 dbar festgelegt werden. Im all-
gemeinen werden sich diese Flichenscharen gegenseitig schneiden. Die
isobaren Flichen enthalten dann verschiedene Werte des Schwerepoten-
tials und diese Schnittlinien auf den isobaren Flichen sind die dynami-
schen Isobathen. Sie werden zumeist von 5 zu 5dyn. Millimetern aus-
gezogen. Diese Art der Darstellung entspricht den gewdhnlichen fopo-
graphischen Karten mit dem Unterschiede, daBl hier die Kurven Linien
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gleicher dynamischer Tiefe (gleichen Schwerepotentials) einer isobaren
Fliche sind.

Die Schnittlinien auf den Niveauflichen sind Linien gleichen Druckes
(Isobaren) und geben die Verteilung des Druckes in einem bestimmten
Niveau; diese Darstellung entspricht den Isobarenkarten in der Meteoro-
logie. Wihrend aber letztere in der Meteorologie iiblicher sind, hat sich
in der modernen dynamischen Ozeanographie, namentlich bei den Unter-
suchungen iiber Meeresstrémungen, als praktische Methode die Dar-
stellung in Karten der dynamischen Topographie bestimmier tosbarer Fli-
chen eingebiirgert.

V. BJERgNES® hat hervorgehoben, daB die isobaren Flichen Flichen
gleichen Seedruckes, nicht Flichen gleichen Gesamtdruckes sind, da der
Druck der Atmosphire,
derim Mittelrund 10De- _ n
zibar betrigt, nicht mit- af,k*’/:::,, I Bt 7
beriicksichtigt ist. Wei- © _———— P E—
ter beziehen sich die k L T
topographischen  Dar- \:’ I P ey
stellungen stets auf das el e ey e
physikalische Meeresni- A i = =—Jn.
veau, von dem aus die T -

Messungen  ausgefiihrt L - —" i ;/
werden, und nicht auf

das 7deale Meeresniveau Abb. 1. Vertikaler Querschnitt durch ein Meeresbecken mit
. den ozeanographischen Stationen 4 und B. System der iso-
vom SChwerePOtentlal baren Flichen und der Flichen gleicher dyn. Tiefe.

Null. Da die Topogra-
phie des physikalischen Meeresniveaus unbekannt ist, sind die Dar-
stellungen immer praktisch nur relative Topographien bezogen auf die
unbekannte Topographie des physikalischen Meeresniveaus. Es ist des-
halb zu beachten, daB bei der Darstellung der Druckverteilung ldngs
eines Niveaus es sich genau genommen nicht um die Drucktopographie
auf einer wahren Niveaufldche, sondern auf einer Fliache gleicher dyna-
mischer Tiefe unter dem physikalischen Meeresniveau handelt. Die Ab-
weichungen sind sehr gering, aber wir kénnen der Unbestimmtheit in der
absoluten Darstellung der verschiedenen Topographien nicht entgehen.
Es ist einleuchtend, dafl die Gedridngtheit der Isobaren auf einer
Niveauflache oder die Gedringtheit der dynamischen Isobathen auf einer
isobaren Fliche ein MaB fiir die potentielle Energie, die in dieser Fliche
(bzw. Schichte) zur Verfiigung steht, anzusehen ist. Dies soll durch
Abb. 1 niher erldutert werden. Die Punkte 4 und B seien zwei ozeano-
graphische Stationen, die L km voneinander entfernt sind. Entsprechend
dem fritheren kann man die Flichen gleicher geometrischer Tiefe als

1 Dyn. Meteorologie und Hydrographie. 1. Teil, S. 113.
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isobare Flichen ansehen. Sie sind in der Abbildung als horizontale
Linien eingezeichnet. Die punktierten Linien stellen die Flichen gleicher
dynamischer Tiefe (gleichen Schwerepotentials) dar derart, daB die iso-
bare Fliche g, in 4 in einer dynamischen Tiefe 4,, in B hingegen in der
dynamischen Tiefe 4, angetroffen wurde. Dannsindnach (1.6) d,=% p,
und dy= &5 p , so daB dy—d, = p, (@—&,) ist. d;—d, entspricht aber
dem Unterschied der potentiellen Energie zwischen den Punkten C und
D unter 4 und B und wird sich, falls keine anderen Krifte entgegenwir-
ken, lings der Strecke L in Arbeit umsetzten. Die Kraft pro Massen-
einheit, die auf diese Weise durch die Schwere zwischen den Punkten C
und D zur Verfiigung steht, ergibt sich zu

P
= Lf*f = P”——L — . (I' 7)

Man erkennt, daB die Zahl der Aquipotentialschichten, die in einer
isobaren Einheitsschichte enthalten sind, ein direktes MaQ8 fiir die ver-
ftigbare Energie ist.

3. Das Massenfeld.

Das Massenfeld ist durch die Verteilung der Dichte oder seines rezi-
proken Wertes, des spezifischen Volumens gegeben. Die Dichte (ml—3)
ist definiert als Masse pro Volumeinheit, das spezifische Volumen (#~"13)
als Volumen der Masseneinheit. Beide GréBen sind Funktionen von drei
Verdnderlichen: Druck p, Temperatur £ und Salzgehalt S; beide Grofen
werden nicht unmittelbar durch direkte Beobachtung gewonnen, sondern
durch Rechnung aus den beobachteten Elementen abgeleitet. Was durch
direkte Messung (mittels Ardometer) ermittelt werden kann, ist die Dichte
einer Wasserprobe bei der Temperatur bei ihrer Bestimmung; aber in
neuerer Zeit pflegt man zumeist nur die oben drei erwihnten GréBen direkt
zubestimmen und die Dichte bzw. das spezifische Volumen daraus zu be-
rechnen. Die Temperatur selbst ergibt sich aus direkter, instrumenteller
Beobachtung, der Salzgehalt aus dem Gehalt der Wasserprobe an Chlor,
der mittels Titration bestimmt wird. Zwischen Salzgehalt S und Chlor
Cl, beide in Promill des Gewichtes, besteht nach M. KNUDSEN die Be-
ziehung:

S =0,030+ 1,8050 CI.

Was man bei hydrographischen Untersuchungen benétigt, ist in
erster Linie die Dichte i» situ, das ist jene Dichte, welche das Wasser
bei der Tiefentemperatur und bei dem entsprechenden Druck an Ort und
Stelle im Meere tatsichlich aufweist. Thre Ermittlung erfordert stets eine
Rechnung, die mittels Tabellen wesentlich erleichtert werden kann.

Statt der Dichte g,,, und des spezifischen Volumens «,,, wird in der
praktischen Ozeanographie fiir die Dichte die GréBe o,;, = (0,,5 — I) T0°
und fiir das spezifische Volumen die GréBe 6,5 = (,; — 0,97)10° an-
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gegeben; z. B. wird fiir die Dichte 1,02674 nur 26,74 und fiir das spezi-
fische Volumen 0,97396 nur 396 geschrieben.

Mit Hilfe der von MARTIN KNUDSEN" gegebenen Tabellen oder mit
den nach diesen von A.SCHUMACHER? entworfenen graphischen Tafeln
ermitteln die Ozeanographen zumeist fiir die Dichte zunichst die GroBe
0,,,; fir die Bestimmung der Dichte in situ muB eine Beriicksichtigung
der Zusammendriickbarkeit des Wassers nachtréglich erfolgen. Die Zu-
sammendriickbarkeit des Seewassers ist nicht allein von dem Drucke,
sondern auch von der Temperatur und in geringerem Grade auch vom
Salzgehalt abhingig : je wirmer und salziger das Wasser ist, desto weniger
148t es sich komprimieren. Untersuchungen iiber die Zusammendriick-
barkeit des Meerwassers bei den verschiedenen Kombinationen von
Druck, Temperatur und Salzgehalt liegen von V. W. EKMAN?® vor. Zur
Bestimmung der Dichtewerte in situ ist die Verschmelzung der Tabellen
von KNUDSEN mit jenen von EKMAN erforderlich. Die ausfiihrlichsten
Tabellen zur Berechnung sowohl der Dichte als auch des spezifischen
Volumens in situ haben V. BJERKNES und J. W. SANDSTROM* gegeben.
Sie reduzieren den ungeheuren Umfang der sonst erforderlichen Tabellen
dadurch, daB sie nur die Abweichungen der Dichte bzw. des spezifischen
Volumens von jenem Wert bestimmen und angeben, der in einem homo-
genen Meer von o° C und 35°/,, Salzgehalt vorhanden wire, Tabuliert
sind deshalb nur die GroBen & = 9,5 —0;5 0,0 Und 6 = €z — &5 5o, WaS
immerhin noch eine erheblich groBe Anzahl von Einzeltabellen erfordert,
aber doch noch iiberblickbar ist; die GréBen & und 6 werden als Ano-
malien der Dichte und des spezifischen Volumens bezeichnet.

Das Verfahren von BJERKNES und SANDSTROM laBt sich aber, wie
TH. HEssELBERG und H. U. SVERDRUP® gezeigt haben, vereinfachen,
wenn man direkt von den nach den KNUDsENschen Tabellen bestimmten
Werten o,,, bzw. ,,, ausgeht. Die Korrekturen fiir die Kompressibilitat
lassen sich dann in je drei kleinen Tabellen unterbringen.

Die Massenverteilung im Meere kann in geeigneter Weise durch Zeich-
nung der Flichen gleichen spezifischen Volumens (isostere Flichen) oder
gleicher Dichte (isopyknische Fliachen) dargestellt werden. Meistens wird
die Darstellung durch isostere Flichen bevorzugt. In einem Vertikal-

1 Hydrographische Tabellen. Kopenhagen 1901 und Publ. d. Circ. Nr.11.
Kopenhagen 1904.

2 Ann. Hydrogr. u. mar. Meteor. 1922, S. 305.

3 ExmaN, V. W.: Die Zusammendriickbarkeit des Meerwassers usw.
Publ. d. Circ. Nr. 49. Kopenhagen 1908 und Tables for Sea-water under pres-
sure. Ebenda 19710.

4 Dynam. Meteorologie u. Hydrographie. 1. Teil, mit Tabellenanhang.
Braunschweig 1912.

5 HESSELBERG, TH. und SvErDRrUP, H. U.: Beitrag zur Berechnung der
Druck- und Massenverteilung im Meere. Bergens Museums Aarbok 1914/15,
mit entsprechenden Tabellen.



I2 Der Aufbau des Meeres.

schnitt erscheinen sie als krumme Linien; diese zugleich dargestellt mit
den Isobaren nennt man einen dynamischen Schnitt; ein Beispiel hierfiir
steht in Abb. 2, die einen Vertikalschnitt senkrecht durch den Golif-
strom von Kap Florida bis Gun Cay enthélt”®. .

Abb. 2a. Dynamischer Vertikalschnitt durch den Golfstrom auf dem Querschnitt Kap Florida
bis Gun Cay. Lage des Querschnitts in Abb. 2b.

Das System der isobaren und isosteren Kurven zerlegen den Quer-
schnitt in eine Schar krummliniger Parallelogramme, das System der

Abb. 2b. Lage des Querschnitts und der Stationen des
dyn. Schnittes durch den Golfstrom von Kap Florida
bis Gun Cay.

entsprechenden Flichen den
Raum in Parallelopipede.
V. BJjERgNES® hat ihnen den
Namen <sobar-isostere Rohren
gegeben; als Einheitsrohren
oder Solenoide pflegt man sie
zu bezeichnen, wenn die
Flachen fiir Differenzen Eins
des Druckes und des spezifi-
schen Volumens gezeichnet
sind. Die Solenoide haben
dieselben Eigenschaften wie
die isobaren und isosteren
Fliachen; sie miissen entweder
in sich selbst zuriickkehren
oder gegen die Grenzflichen

endigen. Jede in sich geschlossene Kurve in einem dynamischen
Querschnitt enthilt eine Anzahl Solenoide, deren Zahl eindeutig durch
die Einheiten, die fiir das spezifische Volumen und fiir den Druck
gewihlt wurden, bestimmt ist. Ist das Massenfeld durch Linien gleicher

r Siehe Wisst, G.: Florida- und Antillenstrom; eine hydrodynamische
Untersuchung. Verdff. Inst. Meereskde. N. F. A, H. 12. 1924.

2 ByerkNES, V.: Das dynamische Prinzip der Zirkulationsbewegungen
in der Atmosphidre. Meteor. Z. 1900, S. 102.
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GréBe 6 im Intervall der Einheit von § (in CGS 107%), das Druckfeld
durch Isobaren im Intervall eines Dezibars (in CGS 10*° dyn pro
Quadratzentimeter) gegeben, so bildet ein Parallelogramm zwischen
Isosteren und Isobaren 1 Solenoid des CGS. Inp der Praxis wird
zumeist jede 20. Isostere und jede 20. Isobare dieser Einheiten
gezeichnet, so dall dann ein Flichenelement zwischen zwei Isobaren
und zwei Isosteren 400 CGS-Solenoide enthilt. Den Solenoiden kann
ein bestimmtes Vorzeichen zugesprochen werden, je nachdem bei einem
Umlauf um das Solenoid im positiven Drehungssinn (entgegen dem Sinn
des Uhrzeigers) auf der Isostere, die den Adkeren Wert des spezifischen
Volumens aufweist, der hshere Druck vor oder nach dem niedrigeren
kommt. Im ersteren Fall soll das Solenoid positiv, im letzteren ne-
gativ sein.

Die Zahl der Solenoide, die eine geschlossene Kurve in einem dyna-
mischen Schnitt in sich schlieBt und bei denen jedes mit dem ihm zu-
kommenden Vorzeichen in Rechnung zu stellen ist, hingt, wie ohne wei-
teres zu sehen ist, von der Gedringtheit und Neigung der Flichen gegen-
einander ab; da die Isobaren nahezu als horizontale Ebenen auftreten,
ist die Zahl in erster Linie durch die Gedringtheit und Neigung der
Isosteren bestimmt.

Es kann leicht gezeigt werden, daf die Anzahl 4, der von einer ge-
schlossenen Kurve s umfaBten Solenoide durch das Integral — [adp lings
der Kurve s gegeben ist. Denn trigt man in ein rechtwinkliges Koordi-
natensystem mit ¢ als Abszisse und mit « als Ordinate eine geschlossene
Kurve s’ derart ein, daB in jedem ihrer Punkte der Zusammenhang
zwischen entsprechenden Werten p und o jedes Punktes der Kurve s
wiedergegeben ist, so wird jedes Flichenelement (Solenoid) des dyna-
mischen Schnittes innerhalb der Kurve s im rechtwinkligen Koordinaten-
system (pa) in ein rechtwinkliges Flachenelement innerhalb der Kurve s’
abgebildet. Der Anzahl der Flichenelemente innerhalb s, das ist 4, ent-
spricht die gleiche Zahl der Flichenelemente innerhalb s’; ihre Summen
ist aber die Fliche innerhalb s, das ist aber das Integral fadp. Das ne-
gative Vorzeichen kommt daher, da, wihrend in der positiven Rich-
tung der Abszissenachse der Druck zunimmt, in der positiven Richtung
der Ordinatenachse das spezifische Volumen abnimmi. Die von der
Kurve s umschlossene Fliche muf3 deshalb mathematisch das negative
Vorzeichen aufweisen.

4. Praktische Methode der dynamischen Verarbeitung
ozeanographischer Beobachtungen.

Zur dynamischen Verwertung ozeanographischer Beobachtungen ge-
hort in erster Linie neben der Ermittlung des spezifischen Volumens
bzw. der Dichte die Berechnung der dynamischen Tiefe gegebener Drucke
oder die Berechnung des Druckes gegebener dynamischer Tiefen. Zur
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praktischen Berechnung der dynamischen Tiefe gegebener Hauptiso-
barenflichen ist zunichst zu bemerken, daf3 die Drucke in Dezibar zahlen-
méiBig identisch mit den geometrischen Tiefen, von denen Beobachtungen
vorliegen, sind. Die Integrale der Definitionsgleichungen (1.5a) und

(1. 6a) verwendet man sodann als Summen kleiner Intervalle und setzt
z. B. fir

D=t gp 4 T ap, . (1.6a)

2 2

Die Ap sind durch die vorgegebenen Tiefen der Beobachtungsstufen,

} g 006 no die a durch- fiie fr diese '_l‘iefen ermit-
o Eg ol 122882 telten spezifischen \'/olumln'a gegeben.
2T g | oRk©wQg Zur raschen Aufarbeitung eines groBen
— £ ozeanographischen Materials bedient
g © . man sich eines Rechenschemas, das wir
:% I E’Ef HERTaR 1(lfinem V&/)'rakti}slchen ]}?eispieldfsrl‘agtein
S | @ _ wollen. Wir nehmen hierzu die Beob-
g L8 g ng Egg achtungen auf Station & des frither er-
Glel F g § LB L% wihnten und in Abb. 2 dargestellten
| ! Rz °°S,.’a§§\o§ Vertikalschnittes durch den Golfstrom
o Ai | opono von Kap Florida bis Gun Cay.
ER J S | DA Kolonne 2 und 3 enthalten die Beob-
= & % J@®YE  achtungen von Temperatur und Salz-
e |7 Scwooo  gehalt in den Tiefenstufen 1. Aus den
Q " ? 5 D8 Tabellen von BJERKNES bzw. aus denen
= T8 | REg S%  von HESSELBERG-SVERDRUP erhalt man
o= e unmittelbar den Ausdruck (I — ¢,;4) 105,
o™ S{ ""”8« 2 § der in Kolonne 4 steht; Kolonne 5 gibt
by s dann das spezifische Volumen in situ
= s 22| 22%2%  und Kolonne 11 die Anomalie 6 des-
é © g £ ? %&8 §§ selben. Der Mittelwert der Werte
® g | SO (1 — «y4,) TOSfiir die aufeinanderfolgen-
a =T s : &
& : s Lo g den Tiefen bzw. Druckintervalle Ap
© ¥ winsa o= (Kolonne 7) steht in Kolonne 6. Ko-
:Z E wmo mw o lonne 8 enthdlt das Produkt (I — cgsp)
Slel Y8 [T$8ERS 105- 49, wihrend Kolonne g die je-
ol | = weilige Summe dieser Werte bis zu den
g §D ¢ g Lono on entsprechenden Drucken der Kolonne 1
;g . E 5 % R R zeigt. Nun ist aber' DONG S 105475,
o -§ @ 5 da 21: « }fl(;b = g) d1;3 gynamiliche ’al‘lefe
8l & g o wn~ ist, gleich (p—D)10°. Daraus kann dann
o pcoé E) €1 3859 D ohne weiteres berechnet werden (Ko-
— o lonne 10). Kolonne 12 enthilt die Ano-
o %ég ;5 ° °.,,§ g &gr malie ¢ der dynamis-chen"l‘iefe Qer ge-
CPsfa gebenen Drucke, das ist die Abweichung
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der tatsichlichen dynamischen Tiefen gegeniiber jenen in einem homo-
genen Meer von 0° C und 35°/,, Salzgehalt.

In ganz analoger Weise kann die Berechnung des Druckes fiir ge-
gebene dynamische Tiefen durchgefithrt werden. Grundlage hierfiirist die
Formel (1,5a); es empfiehlt sich hier von den Dichtewerten auszugehen.

I1. Kréfte und hydrodynamische Gleichungen.

1. Krifte, die Bewegungen auslésen und erhalten
bzw. zu beeinflussen vermogen.

Die Krifte, die Bewegungen des Meerwassers auslésen und erhalten,
sind verschiedene und kénnen zweckmifBig in zwei allgemeine Gruppen
eingeteilt werden: innere und dufere Krijte.

1. Die inneren Krifte haben ihren Ursprung in der Massenverteilung
innerhalb des Meeres und stehen so in naher Beziehung zu dem physi-
kalischen Aufbau desselben. Anderungen in diesem Aufbau treten durch
Anderungen der Temperatur- oder Salzgehaltverteilung ein. Der durch
solche Anderungen gestérte Aufbau strebt, falls er frither im Gleich-
gewicht war, nun einer neuen Gleichgewichtslage zu und 16st dadurch
Bewegungen aus. Das System der inneren Krifte im Meere kann auf
mannigfache Art gestért werden. In erster Linie ist es die eine Grenz-
fliche des Meeres, die Meeresoberfliche, an der diese Stérungen vor sich
gehen. Durch Absorption und Abgabe von Wirme (Sonnenstrahlung,
Ausstrahlung, Gegenstrahlung der Atmosphire, Warmeleitung von dieser
aus usw.) wird die Temperaturverteilung der obersten Wasserschichten
gedndert. Durch Verdunstung an der Meeresoberfliche wird der Salz-
gehalt an dieser gesteigert; durch Zufuhr von Frischwasser (Regen- und
Schneefall, FluBwasser und Eisschmelze) wird er vermindert. Am Boden
des Meeres sind derartige Stérungen nicht in diesem Umfange zu er-
warten ; eine Wiarmezufuhr erfolgt von seiten des festen Erdbodens durch
die Erdwirme, aber ihr EinfluBl diirfte im allgemeinen gering sein (siche
S. 31). Gegeniiber diesen mehr an den Grenzflichen vor sich gehenden
Anderungen des physikalischen Zustandes konnen Verschiebungen des-
selben im Inneren des Meeres namentlich durch die Wirkung der Turbu-
lenz der bewegten Wassermassen erfolgen ; dieser Faktor ist bisher wenig
beachtet worden.

" Die Klasse der inneren Krifte andert in erster Linie den Aufbau des
Meeres und fithrt zu Anderungen in der Dichteverteilung innerhalb des-
selben. Die Kraft, die vom Aufbau des Meeres allein abhingt, ist die Gra-
dientkraft. Nach den Grundlagen der Hydrodynamik ist die Kraft pro
Volumeinheit, die durch den Druck der Fliissigkeit erzeugt wird, durch
den Druckgradienten G gegeben; er ist definiert als die Abnahme des
Druckes p lings der Normale n einer isobaren Fliche:

dp
G= 2P,

r (2. 1)
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Die Richtung der Normalen ist positiv in der Richtung wachsender
Werte von p. Um die Druckkraft pro Masseneinhest zu haben, muf der
Druckgradient mit dem spezifischen Volumen o multipliziert werden.

«G=—all. (2. 2)
an

Die isobaren Flachen geben durch die Richtung ihrer Normalen, die
isobaren Einheitsschichten durch ihre Dicke ein vollstindiges Bild des
Feldes des Druckgradienten.

In Analogie zum Druckgradienten kann eine Vektorgréfie B durch die
Gleichung da

B=— (2. 3)

definiert werden; # ist auch hier in der Richtung zunehmenden spezi-
fischen Volumens zu nehmen und steht senkrecht auf die isosteren Fla-
chen. Der Vektor B wurde von V. BJERKNES® als Beweglichkeitsvektor
bezeichnet.

2. Aupere Krifte, die stromerzeugend bzw. -erhaltend wirken, sind in
erster Linie die Luftstromungen, die fluterzeugenden Krifte von Sonne
und Mond (Gezeitenkrifte) und die Anderungen des Luftdrucks. Die
Luftstromungen vermogen in zweifacher Weise zu Strémungen des
Meeres Veranlassung zu geben: Zunichst direkt durch den tangentialen
Druck der Luftstromung auf die Meeresoberfliche, wodurch infolge Rei-
bung ein reiner Triftstrom hervorgerufen wird, dann aber in Verbindung
mit den Grenzflichen der Ozeane (Kiisten) durch Hervorrufung von
Gradientstrémen. Diese sind Folge der Wasserstauungen an den Kiisten
und bei weitem der wichtigste Ausfluf der duleren Krifte, da ihnen die
Erhaltung der mehr oder minder bestindigen Zirkulation namentlich
in den oberen Schichten der Ozeane zufallt.

Die Gruppe der duBleren Krifte ist nicht imstande auf direktem Wege
Anderungen im physikalischen Charakter des Wassers hervorzurufen,
aber sie zwingen die Wassermassen einer bestimmten Stromrichtung zu
folgen und bedingen dadurch in unhomogenem Wasser, direkt oder im
Gefolge von Grenzbedingungen, eine Deformation im inneren Aufbau
der Meere. Nur dadurch kénnen auch sie den Aufbau des Meeres stéren
und wieder Veranlassung zu inneren Strémen geben. Als Beispiel hierfiir
sei der Fall einer Luftstrémung gegen Land erwihnt, bei der leichteres
Oberflichenwasser gegen eine Kiiste getrieben wird und dadurch eine
Schiefstellung der vielleicht frither horizontalen Isosteren bedingt wird.

Neben diesen direkten Kriften sind noch solche sekunddrer Natur
zu erwahnen, denen an sich keine stromauslésende Wirkung zukommt,
die aber fiir die Ausbildung der schlieBlichen Wasserversetzungen eine
ausschlaggebende Bedeutung besitzen. Es sind dies:

1. Die Scheinkraft, die durch die Erdrotation bedingt ist: die ab-

t Meteor. Z. 1900, S. 102.
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lenkende Kraft der Evdrotation, die sofort in Wirkung tritt, wenn Be-
wegung auftritt, und

2. Die Reibung, die sowohl als Grenzﬂachenrelbung als auch als Tur-
bulenzreibung sich bemerkbar macht und die gegentiber der ablenkenden
Kraft der Erdrotation, die mehr die Bewegungsrichtung beeinflufit, die
Geschwindigkeit der Strémung verringert. Ihre Wirkungsweise wird
spiiter (S. 64 u.) eingehend besprochen werden.

Der EinfluBl der Erdrotation, der ein AusfluB der Kraft von Coriolis
ist, ist gleichwertig einer Kraft, die zur Geschwindigkeit der bewegten
Masse senkrecht steht. Und zwar ist ihre Wirkungsrichtung auf der nérd-
lichen Halbkugel nach rechts, auf der siidlichen nach links, also in beiden
Fillen in eine Richtung, welche der Azimutbewegung der Sonne ent-
spricht. Um die Ausdriicke rechts und links zu vermeiden und eine ein-
heitliche Ausdrucksweise zu erméglichen hat V. W. Exman® als Dre-
hungsrichtungen in der Horizontalen die Bezeichnungen cum sole und
contra solem, d.h. mit und gegen die azimutale Bewegungsrichtung der
Sonne eingefithrt. Wir schliefen uns hier dieser Ausdrucksweise an.

Bezeichnet man mit v die Geschwindigkeit der bewegten Masse in
bezug auf die Erde, mit w die Winkelgeschwindigkeit der Erdrotation
(=7%,29 1075 sec™ "), mit ¢ die geographische Breite (positiv auf beiden
Hemisphiren), so ist die horizontale Komponente dieser ablenkenden
Kraft 20v sin ¢ und ist senkrecht cum sole von der Geschwindigkeits-
richtung gerichtet”.

Unter dem EinfluB3 der ablenkenden Kraft der Erdrotation beschreibt
ein Korper auf der Erdkugel bei Fehlen jeglicher anderer Krifte eine
annihernd kreisférmige Bahn (Trigheitskreis). Die Zeit eines vollen Uin-
laufes ist gleich der halben Umlaufszeit eines FoucauLrTschen Pendels
und wird ein halber Pendeltag oder 12 Pendelstunden genannt. Der
Durchmesser des Kreises, das ist die groBtmogliche Versetzung, die der

2v
2w sin
geradlinige Bewegung ist auf der rotierenden Erde bei Vorhandensein
einer konstanten Kraft K, nur moglich, wenn diese der ablenkenden
Kraft der Erdrotation das Gleichgewicht hélt. Sie muB deshalb ebenfalls

Korper dadurch erleiden kann, ist 27 = Eine gleichférmige,

: ExkMAN, V. W.: Uber die Horizontalzirkulation bei winderzeugten
Meeresstromungen. Arch. Math. Astr. o. Fys. Bd. 17, Nr. 26. Stockholm 1923.

2 Es gibt auch eine Vertikalkomponente der ablenkenden Kraft der Erd-
rotation. Positiv gegen den Erdmittelpunkt gerechnet ist sie 2w Wcos ¢,
wenn W die Westkomponente der Geschwindigkeit bedeutet. Gegeniiber der
Schwere g ist sie sehr klein und ist gleichwertig einer Vermehrung bzw. einer
Verminderung derselben, indem nun die Beschleunigung gegen den Erd-
mittelpunkt g+2wW cos ¢ wird (siehe SPRUNG: Lehrbuch der Meteorologie.
S. 28. Hamburg 1885). Sie kann in ihrer Wirkung auch gleich einer Dichte-
anderung im Verhiltnis (g4-20W cos ¢): g gesetzt werden. Am Aquator
und bei v=30 cm sec—1 erreichen diese Dichteanderungen kaum 5 Einheiten
der 6. Dezimale; sie sind deshalb wohl zu vernachldssigen.

Defant, Ozeanographie. 2
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zur Geschwindigkeit des Korpers senkrecht stehen und pro Masseneinheit
die GréBe 2 wv, sin ¢ haben. Bei einer willkiirlichen Anfangsgeschwindig-
keit v wird unter diesen Verhiltnissen der Korper eine zykloidale Be-
wegung ausfithren, die sich aus einer geradlinigen, durch die Kraft K,
bedingten gleichférmigen Bewegung v, und einer Kreisbewegung mit
einer Umlaufsdauer von 12 Pendelstunden und der Geschwindigkeit
v —v, zusammensetzt. Dieletztere Bewegung entspricht dem Tragheits-
kreis, aber die durch diese bedingte Stromversetzungen sind klein und
konnen meistens vernachlissigt werden (siehe S. 63)*. Diese Beziehungen
gelten nicht in der Umgebung des Aquators, wo die ablenkende Kraft
der Erdrotation sehr klein ist.

2. Die hydrodynamischen Gleichungen.

Die Grundgleichungen fiir die theoretische Erfassung der verschieden-
artigen Zustinde, in denen sich die Fliissigkeitsmassen eines Meeres be-
finden konnen, sind die Hauptgleichungen der Hydrodynamik in ihrer
allgemeinsten Form. Die Bewegungsgleichungen beziehen sich hier nicht
wie in der Mechanik auf ein einzelnes Massenteilchen der Fliissigkeit,
sondern auf verschiedene Massenteilchen, die nacheinander durch einen
bestimmten Punkt im Raume hindurchgehen. Sie beschreiben die Be-
wegung an einem festen Punkt durch Angabe des Geschwindigkeits-
vektors an diesem in Abhingigkeit von den inneren und duleren Kratten.
Zu den Bewegungsgleichungen kommt noch die Kontinuititsgleichung
hinzu. Sie beruht auf der Bedingung der Kontinuitidt der Materie bei
fliissigen Korpern und besagt nicht mehr, als daf aus einem im Inneren
der Fliissigkeit beliebig abgegrenztem Raum zu jeder Zeit ebensoviel
ausstrémt als durch andere Teile der Grenzfliche einstromt; eventuelle
Uberschiisse in der einen oder anderen Richtung miissen sich durch An-
derung der Dichte im abgegrenzten Raum duBern. Bei inkompressibeln
reinen Fliissigkeiten konnen solche Anderungen nicht vorkommen.

In einem im Raume ruhenden, rechtwinkligen Koordinatensystem,
dessen xy-Ebene horizontal, die positive y-Achse in der positiven Dreh-
richtung (contra solem) von der positiven x-Achse und z positiv gegen
den Erdmittelpunkt liegen, haben die hydrodynamischen Grundglei-
chungen die Form:

ou ou ou ou__x_ 10P_ % 4
at+uax+vay+waz X gax+g M]

ov ov ov 0v < I9p , u

0V 4 9% 4 9% 0V _y 1P L Hye .
ot Thex Ty T ¥ coy T o7 (2. 4)
Jw , dw | Jw ow 10p  u

z i [t =7 Y £ g2
at+%ax+zay+waz g)az+e w

* FloridastraBe, ¢ = 26%, v —v, = 2,5 m sec—* ergibt 2 = 78 km. Fiir
@ = 2% und v — v, =0,3 m sec—* wird 27 = 118 km. Siche Exman, V. W.:
Meeresstrémungen. Handb. d. phys. u. techn. Mechanik  von Auerbach und
Hort. Bd. 5/1, S. 180. (1927).
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Hierzu kommt die Kontinuitdtsgleichung:
oo, deu  dev  dew_
ot Tax Tay Tar O (2 5)
In diesen Gleichungen bedeuten X, Y, Z die Komponenten der
dufleren Krifte pro Masseneinheit, ¢ die Zeit, u der als konstant ange-

setzte Reibungskoeffizient und das Symbol
. 02 0* 02
P =ontopt o

Die Gleichungen gelten allgemein fiir das Innere einer Fliissigkeit mit
der wesentlichen Beschrinkung, daBl die Bewegungen derselben stetig
vor sich gehen. Diese Beschriankung beinhaltet die Bedingung, daB3 die
Fliissigkeitsteilchen, die in einem Zeitmomente auf einer kontinuierlichen
Fliche lagen, in jedem Zeitpunkt auf einer solchen Fliche liegen; ins-
besondere werden Teilchen, welche der Oberfliche der Fliissigkeit an-
gehorten, stets Bestandteile dieser Oberflache bleiben. Infolge der freien
Verschiebbarkeit der Fliissigkeitsteilchen sind aber auch diskontinuier-
liche Bewegungen moglich; fiir diese verlieren die Gleichungen (2. 4) ihre
Giiltigkeit.

Fiir die Verhiltnisse an der Oberfliache miissen in jedem besonderen
Fall bestimmte Oberflichenbedingungen aufgestellt werden. Ebenso sind
auch Flichen, in denen Stetigkeitsunterbrechungen stattfinden, als
Grenzflichen zu behandeln. In solchen Fillen zerfallt auf diese Weise
die Fliissigkeit in mehrere, besonders zu behandelnde Teile, an deren
Grenzflichen besondere Bedingungen zu erfiillen sind.

Wird die Fliissigkeit als inkompressibel angesehen — fiir viele Er-
scheinungen in der Ozeanographie kann man sich mit dieser Verein-
fachung begniigen —, so ist in (2. 4) und (2. 5) die Dichte ¢ konstant zu
setzen und die Kontinuititsgleichung nimmt die Form:

ou L 0v 0w _ (2. 6)

an.

Die relative Flachheit der Meere berechtigt in den meisten Fallen in
den Gleichungen (2. 4) weitere vereinfachende Annahmen einzufithren.
Deren wichtigste ist, daB die vertikale Komponente der Geschwindigkeit,
sowie der Beschleunigung gegeniiber den horizontalen Komponenten ver-
nachlissigt werden kénnen. Dann kann im allgemeinen die Reibung,
die zwischen nebeneinander gleitenden Wassermassen auftritt, vernach-
lassigt und nur jene zwischen dbereinander liegenden bewegten Wasser-
schichten beriicksichtigt werden. Die Glieder, die w enthalten, fallen
dann in den Gleichungen (2. 4) weg und es bleibt als dritte der Bewegungs-
gleichungen, wenn man als dullere Kraft nur die bestindig wirkende

Schwere in Rechnung stellt:

19p
g—-éaz

(2-7)

2%
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Der Druck in der Tiefe ist dann statisch, aus dem Gewicht der dariiber-
liegenden Wasserschichten gegeben. Gleichung (2. 7) bildet die Grund-
lage der Statik des Meeres.

Da die Bewegungen der Wassermassen im Meere auf der rofierenden
Erde vor sich gehen, treten in den X, Y und Z der Gleichungen (2. 4)
neben der Schwere und eventuellen anderen duBleren Kriften noch die
entsprechenden Glieder der ablenkenden Kraft der Evdrotation hinzu. Be-
riicksichtigen wir blof die horizontale Komponente derselben (siehe S. 17),
dann ist fiir

X=2pv und fir Y= — 2@u (2. 8)
zu setzen. o ist die Winkelgeschwindigkeit der Rotation der Wasser-
masse. Fir eine Wasserschichte in einer geographischen Breite ¢ ist
@ = o sin ¢; die Kontinuitatsgleichung éndert sich durch die Rotation,
falls die Ausdehnung der Wasserschichte klein ist, nicht.

Will man die Bewegungsgleichungen ganz allgemein fiir einen Ozean,
der die ganze oder einen ausgedehnten Teil der rotierenden Erde ein-
nimmt, ableiten, dann empfiehlt es sich, Polarkoordinaten zu verwenden ;
nimmt man die freie Oberfliche im Zustand des Gleichgewichtes (S. 2)
als Bezugsfliche (mit geniigender Genauigkeit eine Kugelfliche mit dem
Erdradius @) und bezeichnet mit @ die Poldistanz (@ = go° — @), wo
@ die geographische Breite ist, mit 4 die geographische Linge eines
Punktes auf ihr und mit z die Hohe %ber dieser Fliche, mit #%, v, w die
rvelativen Geschwindigkeitskomponenten lings der drei Achsen, so ist zu-
nichst:

M=(a+z)jf, v:asin(d;;d—:;L und w=§~j (2. 9)
und ganz allgemein
%—2wvcos@= —EL}%G’)#)) l
T+2wucos@-— —Es;nvo %(%%2) (2.10)
2| 2wusin® = —a%(f)l 0

Hierin ist £ das Potential der duBeren Krifte. Da die Tiefe des
Meeres klein gegen die Dimensionen der Erde ist, kann in der ersten
Gleichung a - z durch a ersetzt werden.

Fiir die Kontinuitit der Massen ist es an sich gleichgiiltig, ob die
Erde sich dreht oder nicht; die Winkelgeschwindigkeit der Erde wird
deshalb in der Kontinuititsgleichung nicht auftreten. Anders verhilt
es sich aber durch die Wahl des Koordinatensystems auf der Kugel.
Durch die Anderung des Querschnittes, den Stromungen einerseits bei
meridionalen Bewegungen durch die Konvergenz der Meridiane, anderer-
seits bei vertikalen Verschiebungen durch die Divergenz der Erdradien
erleiden, treten in der Kontinuititsgleichung zwei Glieder mehr auf als
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frither und machen sie dadurch sehr kompliziert. Ihr kann die Form

0¢ L
ﬁ—}—asin(-)[

dousin 6 4 aqu] .

dow | 20w
F EY) + -

oz i o (2. 11)

gegeben werden.
Im Gliede — —3 cotg @, der sich durch Differentiation des ersten Glie-
des des Klammerausdruckes ergibt, ist der EinfluB der Konvergenz

der Meridiane, durch 2—;—@jener der Divergenz der Erdradien gegeben.
Da die vertikalen Bewegungen zuriicktreten und die Meere sehr flach
sind, kommt diesem Gliede keine besondere Bedeutung zu. Bei Meeres-
bewegungen in Becken miBig grofler Ausdehnung kann auch vom erste-
ren Gliede abgesehen werden, nicht aber, wenn es sich um ausgedehnte

ozeanische Bewegungen handelt (siehe S. 61).

III. Statik des Meeres.

1. Bedingungen des statischen Gleichgewichtes.

Wenn eine Fliissigkeit im Zustand der Ruhe verharrt, sind die ein-
zigen Krifte, die auf sie einwirken, die Schwerkraft und die Druckkraft.
Die Bedingungen des inneren Gleichgewichtes sind sodann erfiillt, wenn
diese wirkenden Krifte keine Resultierende in horizontaler Richtung
aufweisen, wenn demnach beide in bezug auf die Masseneinheit einander
gleich- oder entgegengesetzt gerichtet sind. Mathematisch ausgedriickt
heiB3t dies, daB3

g=aG (3-1)

sein muB3; diese Gleichung ist mit der Gleichung (z.%) =771
identisch, die besagt, daB der Druck in der Tiefe durch z
das Gewicht der dariiberliegenden Wassermassen gegeben 7t
ist. Sie kann direkt in einfacher Weise aus dieser Be. %1€ 7s
dingung abgeleitet werden. In einer vertikalen Wasser-
sdule (Abb. 3) herrsche infolge des Gewichtes der dariiber
lastenden Wassermassen in der Tiefe z der Druck #,. Abb. 3.
Geht man um die sehr kleine Strecke dz tiefer, so

wird ein Druck p, herrschen, der sich von p, nur um das Gewicht

der kleinen Wassersiule dz unterscheidet. Ist ¢ die Dichte des Wassers,
dann ist p, = p, + godz. Andererseits ist aber p, = p, + aalz dz, woraus

sich durch Eliminierung von p, und p, die Gleichung (z. 7) ergibt.
Dieser Grundgleichung kann auch, wenn man mit d® und dp den
Zuwachs des Potentials und des Druckes lings eines Linienelementes ds
bezeichnet, die Form
A= —adp (3. 2)
gegeben werden.



22 Statik des Meeres.

Diese Gleichung 148t in einfacher Weise den Zusammenhang von
Druckfeld, Schwerepotential und Massenverteilung im Falle des stati-
schen Gleichgewichtes erkennen. Da die Gradienten des Potentials und
des Druckes einander entgegengesetzt gerichtet sind, erstere aber senk-
recht auf den Niveauflichen, letztere auf den isobaren Flichen stehen,
miissen im Zustande des Gleichgewichtes beide Flachenscharen zusam-
menfallen. So muB auch jede unendlich diinne Potentialschichte d ® mit
einer unendlich diinnen isobaren Schichte dp zusammenfallen und das
Verhiltnis ihrer Dicke ist nach Gleichung (3. 2) konstant und mit ne-
gativen Vorzeichen versehen gleich dem mittleren spezifischen Volumen
in dieser Schichte. Daraus folgt, daB auch das spezifische Volumen in
dieser Schichte iiberall gleich sein muB, d. h. auch die isosteren Flachen
miissen im Falle des statischen Gleichgewichtes dieselbe Lage wie die
isobaren und die Niveauflichen haben. Gleichung (3. 2) besagt, daB3 das
Potential sich in der Richtung der Flichennormale amal so rasch dndert,
wie der Druck, und zwar, daB bei wachsendem Potential der Druck ab-
nimmt. Stellt man die Felder durch Einheitsschichten dar, so miissen
auf jede isobare Einheitsschicht a dquipotentielle Schichten entfallen.

Als notwendige und hinreichende Bedingungen fiir das statische
Gleichgewicht ergeben sich daraus die Sitze:

1. Die isobaren, isosteren und die Aquipotentialflichen miissen zu-
sammenfallen.

2. Die Zahl, die das mittlere spezifische Volumen einer isobaren Ein-
heitsschicht angibt, gibt zugleich auch die Anzahl der dquipotentiellen
Einheitsschichten an, die in der isobaren Einheitsschicht enthalten sind.

V. BJERKNES hat ein Massenfeld, in dem die isosteren und isobaren
Flichen stets zusammenfallen als ,,barotrop‘, ein solches , bei dem die
ersteren gegen die letzteren geneigt sind, sich also gegenseitig schneiden,
als ,,baroklin‘ bezeichnet. Homogene Wassermassen sind stets barotrop;
unhomogene aber nur im Falle des statischen Gleichgewichtes, so daB
man sagen kann, Barotropie ist eine notwendige Bedingung fiir das
Bestehen des inneren Gleichgewichtes im Meere.

2. Das angen#herte statische Gleichgewicht im Meer.
Die Grundlage aller ozeanographischen Berechnungen.

Die Grundgleichung der Statik (2.7) gilt anscheinend nur bei Fehlen
jeglicher Bewegung in vertikaler und horizontaler Richtung. Sie ge-
stattet in diesem Falle den Druck aus der dynamischen Tiefe zu be-
rechnen. Da aber die Bewegungen im Meere — von wenigen Ausnahmen
abgesehen — im allgemeinen auBerordentlich langsam und in der Haupt-
sache in horizontalen Bahnen vor sich gehen, verlaufen sie in groBer
Nihe des statischen Gleichgewichtszustandes. Die Abweichungen davon
sind, wenn kleine Teile des Meeres betrachtet werden, so gering, daB sie
kaum festgestellt werden koénnen. VergroBert man aber die betrachtete
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Meerestliche (den Abstand der Stationen), so dndern sich die Verhilt-
nisse und wir miissen z. B. in merklich gréBere dynamische Tiefen hinab-
gehen, um denselben Druck zu finden. Wir kénnen dies auch so aus-
driicken: fiir kleine Teilgebiete kann man die Flichen gleichen Druckes,
des Schwerpotentials und des spezifischen Volumens als zusammenfallend
ansehen, fiir groBe Gebiete tritt aber eine deutliche Trennung und gegen-
seitige Neigung ein. Die Gleichgewichtsbedingungen sind auf diese Weise
bei jeder vertikalen oder nahezu vertikalen Linie erfiillt; bewegt man
sich in horizontaler Richtung, dann #ndert sich aber schrittweise von
vertikaler zu vertikaler Linie dieses scheinbare Gleichgewicht.

Diese Sitze sind die Grundlage aller praktischen Arbeiten der Ozeano-
graphie. Sie gestatten uns, ohne Kenntnis der Bewegungen nach hydro-
statischen Methoden das Druckfeld und das Massenfeld in jeder Verti-
kalen, also im ganzen Meere, zu bestimmen und aus diesen Verteilungen
sodann die Bewegungen der Wassermassen abzuleiten.

3. Verschiedene Arten des Gleichgewichtes.
Gestortes Gleichgewicht und Riickkehr zu demselben.

Soll eine bestimmte Wassermasse in vertikaler Richtung in Ruhe ver
harren, muf sie, wenn sie in andere Wassermassen eingebettet ist, darin
schweben ; die Bedingung dafiir ist, daB ihr Gewicht gleich dem Gewichte
desverdrangten Wassers ist (Archimedisches Prinzip). Ist die betrachtete
Wassermenge leichter als die umgebenden Wassermassen, so erleidet sie
einen Auftrieb, der sie zum Aufsteigen zwingt, ist sie schwerer als die
Umgebung, dann sinkt sie. Dies folgt ohne weiteres aus den hydrodyna-
mischen Bewegungsgleichungen, wenn wir fragen, welcher vertikalen

Beschleunigung %U die hervorgehobene Wassermasse unterliegt, wenn

sie im Anfangszustand in Ruhe war. Die betrachtete Wassermenge habe
das spezifische Volumen o und stehe unter einem Druck p. Dann gibt
Gleichung (2. 4), wenn wir die Reibung vernachlissigen,

dw . ci_
ﬂ_g adz

Die umgebenden Wassermassen, in denen sie eingebettet ist, seien im
statischen Gleichgewichtszustand; im gleichen Niveau sei bei demselben
Druck p das spezifische Volumen o'. Fiir diese Umgebung gilt die stati-

sche Grundgleichung ¢ = a'%’ . Aus diesen zwei Gleichungen folgt

dw o -«
a8 (3-3)

o
Die Beschleunigung in vertikaler Richtung (Abtrieb bzw. Auftrieb)

ist somit proportional dem Unterschied der spezifischen Volumina zwi-
schen umgebendem Meer und betrachtetes Wasserteilchen. Relativ
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leichte Wassermassen a > @’ unterliegen einem Auftrieb (% < o) , Te-

lativ schwere a < &’ hingegen einem Abtrieb (% > o) . Die GroBle die-

ser Kriafte ist durch obigen Ausdruck gegeben. Thre GréBenordnung ist
bei Wassermassen von 1°/,, Unterschied im Salzgehalt und gleicher
Temperatur oder 100 Temperaturunterschied und gleichem Salzgehalt

2

rund I cm sec 2.

Die hervorgehobene Wassermenge bleibt in Ruhe, wenn kein Unter-
schied im spezifischen Volumen mit der Umgebung besteht. Bei vertikalen
Verschiebungen aus der Gleichgewichtslage kénnen Anderungen des
spezifischen Volumens der verschobenen Wassermenge eintreten derart,
dafl die Wasserprobe entweder wieder in der neuen Lage das spezifische
Volumen der Umgebung oder ein gréBeres oder ein kleineres spezifische

Volumen aufweist. Im ersten

Falle bleibt die Wasserprobe

auch in ihrer neuen Lage in

Ruhe (indifferentes Gleichge-

wicht), im zweiten erlangt sie

bei der Verschiebung eine der-

artig gerichtete vertikale Be-

schleunigung, dal sie entweder

in die Anfangslage zuriickkehrt

Abb. 4. Vertikalschnitt durch eine Wassermasse in (sz‘abiles GleiChgeWiCht) oder sich

der Niahe einer Kiiste. Gestértes. Gleichgewicht. nun immer mehr von dieser

entfernt (labiles Gleichgewicht).

Die Bedingungen fiir das Auftreten des einen oder des anderen Gleich-

gewichtszustandes werden im folgenden Abschnitt niher erliutert
werden.

Die Lage der isosteren Linien (Flichen) in einem dynamischen Ver-
tikalschnitt geben sofort Aufschlufl iiber die Richtung der durch die
Dichteunterschiede sich einstellenden Beschleunigungen. In Abb. 4,
die einen Schnitt durch eine Wassermasse in der Nihe einer Kiiste gibt,
ist die Massenverteilung durch die geneigten Isosteren gegeben; die Iso-
baren sind horizontal und das Gleichgewicht gestoért. In ein- und dem-
selben Niveau ist bei A das Wasser spezifisch leichter als in B. Nach
dem fritheren wird in 4 das Wasser trachten emporzusteigen; in B hin-
gegen, wo es schwerer ist als an jeder Stelle im gleichen Niveau in der
Nihe der Kiiste, unterliegt es einer Beschleunigung nach abwirts. Die
inneren Krifte des gestorten Gleichgewichts streben somit danach, die
Massenverteilung jener des statischen Gleichgewichtes niaher zu bringen.
Die Isosteren miissen zu diesem Zwecke in die horizontale Lage gebracht
werden und die Krifte, die dies anstreben, sind um so gréBer, je stirker
die Isosteren gegen die Niveaufldchen geneigt sind. Nach den Gleich-
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gewichtsbedingungen miissen die isosteren Schichten auch iiberall gleich
dick sein. Dies verlangt, daB die Wasserteilchen innerhalb der einzelnen
isosteren Schichten sich von den michtigeren Partien gegen die weniger
dicken verschieben. Wenn die Schichten iiberall gleiche Dicke und die
Isosteren horizontal, d. h. mit den Aquipotentialﬂﬁchen und mit den
isobaren Flichen zusammenfallen, dann ist wieder der innere Gleich-
gewichtszustand erreicht. Die sich ausbildende Zirkulation ist am stérk-
sten zu Anfang und erlahmt allmihlich, bis sie schlieBlich aufhért. Die
Richtung der Wasserver-
setzung, die durch die in-
neren Krifte bedingt ist,
zeigt bei einem zweifach
geschichteten Wasser die
Abb. 5.

Zeichnen wir uns im
Druck- und Massenfeld die
Richtung des Druckgra- A% % Febtung der Weserhencgung i g
dienten G und die des Be- Wasser.
weglichkeitsvektor B (siehe
S. 16) ein, so erfolgt die sich einstellende Zirkulation stets auf dem
kiirzesten Wege von B zu G. Mit der GroBe der Krafte und mit der
Stiarke der Zirkulation werden wir uns spiter eingehender beschéftigen.

4. Adiabatische Temperaturidnderungen bei vertikalen
Verschiebungen; vertikales Gleichgewicht im Meer; Stabilitit.

Wird eine Menge Meerwassers im Meer in vertikaler Richtung ver-
schoben, so dndert sich der Druck, unter dem die Wassermasse steht.
Beim Aufsteigen wird der Druck geringer, das Wasser expandiert und
leistet hierbei Arbeit gegen den dufleren Druck. Es kiihlt sich dadurch
ab, falls es nicht Gelegenheit hat von den umgebenden Wassermassen
Wirme aufzunehmen. Beim Sinken in tiefere Lagen erwirmt es sich
durch Kompression. Sieht man von duBleren Wiarmequellen ab, so er-
folgen diese Temperaturanderungen adiabatisch. Die Temperaturidnde-
rung, die unter diesen Verhiltnissen bei einer vertikalen Verschiebung
um 1000 m eintritt, wird adiabatischer Temperaturgradient d¢ genannt.
V. W. ExMaN® hat zuerst die adiabatischen Temperaturinderungen
des Meerwassers niher studiert und spédter nach neuen Konstanten-
bestimmungen eine Neuberechnung der adiabatischen Temperatur-
gradienten vorgenommen®. Nach der Formel von Lord KELVIN ist die

1 EkMAN, V. W.: Publ. d. Circ. Nr. 23. Kopenhagen 1905. Siehe auch
Herranp-HANSEN: The ocean waters. Internat. Rev. d. Hydrobiol. Suppl.,
Ser. 1, H. 2, S. 5.

2 ExMAN, V. W.: Der adiabatische Temperaturgradient im Meer. Ann.
Hydr. u. mar. Meteor. 1914, S. 340.
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Temperaturdifferenz pro Zentimeter vertikaler Verschiebung durch die

Beziehung 10750¢ = ;1% g

gegeben; hierin bedeuten T die absolute Temperatur des Wassers
(273+t° C), e sein thermischer Ausdehnungskoeftizient, ¢, die spezifische
Wirme bei konstantem Druck (bei 00 C und Atmosphirendruck und
o = 28 ist ¢,=0,941), A das mechanische Warmedquivalent (bei 15°C
41,9.10°% und g die Schwerebeschleunigung (980,6 cm sec™2). Die Ande-
rungen von ¢ und ¢, mit Druck und Temperatur miissen in Rechnung
gezogen werden.

ExMAN hat nach dieser Beziehung den adiabatischen Temperatur-
gradienten fiir verschiedene Dichten und Temperaturen des Meerwassers
und fiir Tiefen von o—10 000 m berechnet und tabuliert; ein Auszug
davon fiir o = 28 (Salzgehalt 34,85°/,,) steht in folgender Tabelle.

Adiabatischer Temperaturgradient im Meer
fiir 1000m bei ¢=28.

Tiefe in
-2° o° 2° 4° 6° 8° 10° 15° 20°

m

0 | 0,016° | 0,035° | 0,053° | 0,078° | 0,087°|0,103°| 0,118°| 0,155°| 0,190°
1000 | 0,036 | 0,054 | 0,071 | 0,087 |0,103 | 0,118 | 0,132 |0,166 | 0,199
2000 | 0,056 | 0,073 | 0,089 | 0,104 {0,118 | 0,132 |0,146 | 0,177 | 0,207
3000 | 0,075 | 0,091 | 0,106 | 0,120 |0,133 {0,146 0,159 | 0,188 | —
4000 | 0,093 | 0,108 | 0,122 | 0,135 |0,147 {0,159 | 0,170 |0,197 | —

5000 | O,II0 | 0,124 | 0,137 | 0,149 — — — —
6000 | 0,120 | 0,I40 | 0,152 | 0,163 — —_ — — —

7 000 — 0,155 | 0,165 | 0,175 — — — —
8 000 — 0,169 | 0,178 | 0,187 — —_ — — —
9 000 - 0,182 | 0,191 | 0,198 — — — — —

10 000 —

0,194 | 0,202 | 0,209 — — — - -

Ein Beispiel mége diese Tabelle erldutern: Philippinen-Graben,
9788 m, 0=28, t=2,60° C. Welche Temperatur nimmt das Wasser an,
wenn es nach der Meeresoberflache adiabatisch heraufgeholt wird?

Abkiithlung mittl. Tiefe Temperaturabnahme  Temperatur in
bis 8000 m 8go0o m 1,788 X 0,191°=0,341° 8000 m = 2,26°
von 8000—6000 m 7000 ,, 2 X 0,165°=0,330° 6000 ,, =1,93°
,, 6000—4000 ,, 5000 ,, 2x0,136°=0,272° 4000 ,, = 1,66°
» 4000—2000 ,, 3000 ,, 2 X 0,103° = 0,206° 2000 ,, = 1,45°
,, 2000— O, 1000 ,, 2 X 0,066° =0,132° 0, =1,32°

Das Wasser kiihlt sich durch Expansion beim Aufsteigen von 9788 m
bis zum Meeresniveau von 2,60° auf 1,32°, somit um 1,280 C ab.

Nach HELLAND-HANSEN wird jene Temperatur, die eine Wasser-
masse annehmen wiirde, wenn sie adiabatisch bis zur Meeresoberfliche
(o m Tiefe, 1 Atmosphirendruck) verschoben wird, als pofentielle Tempe-
ratur bezeichnet. Die potentielle Temperatur im Philippinen-Graben
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betrug somit nach dem fritheren Beispiel 1,320 C. Tafeln zur raschen
Ermittlung der potentiellen Temperatur finden sich bei HELLAND-
HaNsEN " und bei G. ScHOTT?2. Die potentielle Temperatur ist eine GroSe,
die, falls keine Mischungen und keine Anderung des Salzgehaltes und des
Wirmeinhaltes erfolgt, bei ein und derselben Wassermasse und bei
irgendwelchen Verschiebungen sich #nscht dndert. Sie kann somit als
Invariante angesehen werden, die hiufig zur Feststellung des Ursprungs-
gebietes der Wassermassen dienen kann.

Befindet sich ein Meer in stindiger vertikaler Durchmischung, dann
wiirde die Temperaturverteilung in ihm, falls man von einer Beeinflus-
sung durch dullere Warmequellen absehen kann. einem stationdren Zu-
stand zustreben, in dem das Temperaturgefille dem adiabatischen ent-
spricht; die Temperatur muB} in diesem Falle, wie man leicht erkennen
kann, mit der Tiefe um einen kleinen Betrag zunehmen. Der Gleich-
gewichtszustand ist dann sndifferent, da bei vertikalen Verschiebungen
ein Wasserteilchen durch Volumverinderung stets die Temperatur der
Umgebung annimmt, somit auch in der neuen Lage im Gleichgewicht
mit dieser steht. Die potentielle Temperatur ist ja in diesem Falle in
der ganzen Wassermasse konstant. Bei einer potentiellen Temperatur
von 00 C und ¢ = 28 (konstanter Salzgehalt 34,85°/,,) ist z. B. der in-
differente Gleichgewichtszustand thermisch durch folgende Temperatur-
verteilung gegeben:

Tiefe in km: o I 2 3 4 5 6
Temp. in °C: o 0,044 0,108 0,160 0,200 0,406 0,538
Tiefe in km: 7 8 9 10

Temp. in °C: 0,686 0,848 1,024 1,212.

Bei der Beurteilung der Gleichgewichtsverhiltnisse im Meer ist auf
die Temperaturinderungen, denen das Wasser bei vertikalen Verschie-
bungen unterworfen ist, Riicksicht zu nehmen. Wir haben frither ge-
sehen, daB ein Wasserteilchen mit dem spezifischen Volumen a innerhalb
einer umgebenden Wassermasse mit dem spezifischen Volumen ¢’ einer

vertikalen Beschleunigung unterliegt, die proportional dem Ausdruck
¢ —a '
“I

ist.

Betrachten wir nun in einem Meer ein Wasserteilchen, das sich um
die Strecke Az unterhalb eines beliebigen Niveaus z befindet und ver-
schieben wir es aufwirts nach z, so soll es dort angelangt das spezifische
Volumen a annehmen, wihrend im Meere selbst an dieser Stelle das
spezifische Volumen o herrscht. Dann erlangt es dort eine vertikale

f— .
Beschleunigung proportional “—4,—” Ist dieser Ausdruck negativ, so
(¢
wird es einem Auftrieb ausgesetzt, es verliBit dauernd seine Stellung;

t Joc. cit. S. 52.
= Scuort, G.: Adiabatische Temperaturdnderungen in groBen Meeres-
tiefen. Ann. Hydr. u. mar. Meteor. 1914, S. 32I.
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das Gleichgewicht war vor der Verschiebung labil. Wenn er aber positiv
ist, dann unterliegt es einem Abtrieb und es kehrt zur fritheren Lage
zurlick; das Gleichgewicht war stabil. Setzen wir an Stelle der spezi-
fischen Volumina die Dichten p und ¢’, so erkennt man, dal der Aus-

druck ¢7¢ ein MaB fiir die Stabilititsverhiltnisse im Meere auf der

Q
kleinen Strecke Az ist.
Tu. HESSELBERG " hat den Ausdruck

P —lim ¢=¢. L _1d¢
E=tm Az gdz (3- 4)

kurz als Stabilitit bezeichnet, da er proportional der Beschleunigung ist,
mit welcher ein Teilchen, das eine Strecke 1 von seiner Lage entfernt
wurde, nach seiner urspriinglichen Lage zuriickstrebt. Wir wissen, daf3
die Bewegungen in den Stromungen der Meere ungeordnet sind, daf3
wihrend der Bewegung die Teilchen nach allen Richtungen hin und her
geworfen werden ; es werden deshalb vertikale Verschiebungen stets vor-
kommen und E gibt dann ein Ma8 dafiir, mit welcher Stabilitit die
Schichten iibereinander lagern. Wo E positiv ist, sind die Schichten

stabil aufeinander gelagert und durch verti-

?L 4 71 B ,Zz kale Verschiebungen wird an der Schichtung
o2 s[@ 90 s+ds nichts gedndert, selbst dann nicht, wenn
t l T t*dl-dt  Gurch eine turbulente Bewegung die Teil-
chen von einer Schichte in eine andere

hineingeworfen werden.
ngf In Gebieten, wo die GroBle E negativ
5 i‘lﬂis ist, werden die Schichten sich beim kleinsten
¢+dt AnstoB — ein solcher ist immer notwendig?
Abb. 6. — umlagern, selbst dann wenn die Dichte

nach oben abnimmt. Ausgedehnte Gebiete
mit E = O werden kaum vorkommen. Zwischen Gebieten mit negativen
E und solchen mit positiven, wird es Flichen geben, in denen E = O
sein wird. Wird ein Teilchen, das auf einer solchen Fliche liegt, nach der
Seite mit positiven E verschoben, so wird es zur Fliche zuriickkehren;
wird es aber nach der Seite mit negativem E bewegt, dann wird es sich
immer weiter von dieser Fliche entfernen.

Der Ausdruck fiir die Stabilitidt wird wesentlich komplizierter fiir die
Verhiltnisse im Meer als fiir jene in der Atmosphire, da hier die Dichte
in komplizierterer Weise mit dem Druck, mit der Temperatur und mit

* HessELBERG, TH.: Uber die Stabilititsverhiltnisse bei vertikalen Ver-
schiebungen in der Atmosphire und im Meer. Ann. Hydr. u. mar. Meteor.
1918, S. 118.

2 ExmaN, V. W.: Uber den Begriff der stabilen Schichtung. Meteor. Z.
1920, S. 22.
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dem Salzgehalt variiert. HESSELBERG und SVERDRUP"® haben einen re-
lativ einfachen Ausdruck fiir die Stabilitit entwickelt, der die Berech-
nung von Stabilititswerten einfacher gestaltet. In der Tiefe z (siehe
Abb. 6 A) befinde sich ein Wasserteilchen « unter dem Druck $ und mit
einem Salzgehalt s und einer Temperatur #; in der Tiefe z-+dz beim
Teilchen b sei der Druck p+dp, der Salzgehalt s-ds, die Temperatur
t+4-dt. Wird nun b zum Teilchen a hinaufgeschafft (Abb. 6 B), so kommt
es unter den Druck p; sein Salzgehalt bleibt aber s+ds; seine Tempe-
ratur sinkt aber infolge Expansion adiabatisch um den Betrag dr. Der
Unterschied der Dichte des Teilchen & in seiner neuen Lage gegeniiber a
ist

0
Opys+ds, t+di—di— 0p st = (%ds 4+ %%(di—dr) .
Als Ausdruck fiir die Stabilitat erhilt man deshalb
;- 1[oeds Qg(d_t_ @1) :
E= 0 [as dz ot \dz dz (3- 5)
Falls man einen Fehler von einigen Prozent zuliBt, kann man in
diesem Ausdruck den Faktor z—) weglassen. Die Anderungen des Salz-

gehaltes und der Temperatur mit der Tiefe ergeben die hydrographischen

Beobachtungen. Die Werte von gv‘; und %i, sowie den vertikalen adia-

batischen Temperaturgradienten g—: kann man hydrographischen Ta-
bellen bzw. den Tafeln von EXMAN entnehmen. HESSELBERG und SVER-

DRUP haben fiir die ersteren Ausdriicke eigene Tabellen gegeben, auf die
hier verwiesen sei.

Wenn der Salzgehalt mit der Tiefe konstant ist (%ZZO)’ dann wird

aus (3.35) : J
_de(at  adn)
E= ot (az dz>
Da aa—(; eine negative Grée ist, wird das Gleichgewicht stabil, indif-

ferent oder labil, je nachdem

at < de
dz>dz
ist. g—z, der adiabatische Temperaturgradient ist immer positiv. Wenn

die Temperatur im Meere mit zunehmender Tiefe abnimmt oder ihre
Zunahme Kleiner ist als die adiabatische, dann ist das Gleichgewicht
stabil. Labil wird er erst bei einer Temperaturzunahme gréBer als die
adiabatische.

* HESSELBERG, TH. und SverDprUP, H. U.: Die Stabilititsverhiltnisse
des Seewassers bei vertikalen Verschiebungen. Bergens Mus. Aarb. 1914/15,
Nr. 15.
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HESSELBERG und SVERDRUP haben in der frither erwdhnten Arbeit
ein Beispiel fiir die Stabilitidtsverhiltnisse an einer Station im Atlan-
tischen Ozean gegeben, das charakteristisch ist, weshalb es hier wieder-
gegeben sei.

Stabilitdtsverhiltnisse im Atlantischen Ozean;
28° 37" NBr. und 19° 8 W.v. Gr. (28. Mai 1910).

Tiefe Temp. | Salzgh. | | s p "l‘iefe Temp. | Salzgh. 1B E
inm °C ©/oo inm °C /oo
o | g | om0 | %o | iem | 3eh | mo
25 | 1034 | 368 | 1% | so0 | ow | 3330 |
s 6’ - 13 s ) 89
N iEilriEn IR
100 18’,24 36,78 3?2 1400 6:40 35:35 gg
o | | el o] g |,
o | 100 602 160 oo | 2 E9ics 7,6
3 45 3602 1 0 | 4 43 | 3400 (i
400 13,08 3577 | 150 5000 2,49 34,90

Man erkennt, daBl von der Oberfliche bis 50 m negative Stabilitit
vorhanden war; die Ursache davon ist die rasche Temperaturzunahme
mit der Tiefe in diesen Oberflachenschichten bei abnehmendem Salz-
gehalt. Dann aber ist zwischen 50 und 75 m die Stabilitit sehr grof.
Dazwischen ist eine Schichte mit E=o0; Teilchen dieser Fliche, die sie
nach aufwirts verlassen, steigen bis zur Oberfliche, wihrend solche,
die nach abwirts bewegt werden, zu ihr zurtickkehren. Nur die oberen
50 m nehmen somit an einer Umlagerung teil. Unterhalb 50 m nimmt
die Stabilitit im groBen und ganzen ab und erreicht in den tiefsten Lagen
wieder sehr kleine Werte. Zwischen 4 und 5000 m ist der Salzgehalt
konstant, die Temperatur nimmt etwas zu, trotzdem ist das Gleich-
gewicht noch stabil, weil die Temperaturzunahme kleiner als die adia-
batische ist.

Die Verteilung der Stabilitiat ist in diesem Beispiele typisch. Die
Oberflichenschichten sind die Stellen oft wechselnder Stabilitdt; hier
kommen oft Schichten negativer Stabilitit neben solchen grofler posi-
tiver Stabilitit vor. Unterhalb dieser Oberflichenschichten ist zumeist
groBe Stabilitat vorhanden, die mit der Tiefe ziemlich regelmiBig ab-
nimmt; die groBen Tiefen zeigen Verhiltnisse, die nahe dem indifferenten
Gleichgewicht stehen.

Vom besonderen Interesse ist die Berechnung der Stabilitit in den
groBen Meerestiefen der Tiefseegriben oder einzelner sehr tiefer Meeres-
becken, deren Wassermassen von einer bestimmten Tiefe ab als mehr
oder minder abgeschlossen anzusehen sind. Hier findet man sehr hiufig,
ja sogar als Regel bei nahezu konstantem Salzgehalt eine geringe Tem-
peraturzunahme mit der Tiefe, die mit der adiabatischen verglichen
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werden kann. Fiir den Philippinen- und den Neupommern-Graben nach
den Beobachtungen des V. S. ,,Planet*, sowie fiir die groBen Tiefen des
Mittelmeeres liegen derartige Vergleiche von G. ScHOTT* und B. Scuuiz*
vor. G.WusT? hat fiir den Philippinen- und fiir den Bougainville-
Graben eine neue Zusammenfassung der Bodenbeobachtungen der V. S,
,,Planet“ gegeben, die eine etwas geringere Zunahme der Temperatur
mit der Tiefe ergibt.

Es scheint, dal die Temperaturzunahme dort, wo sie in den Tiefsee-
griben auftritt, etwas stirker als die adiabatische ist und daf sich mit
der kleinen Salzgehaltsabnahme, die sich zumeist vorfindet, eine geringe
negative Stabilitit ergibt. Durch den Umstand, daB keine Serienbeob-
achtungen an einzelnen Stationen fiir diese Tiefseegraben derzeit zur
Verfiigung stehen, sondern der Aufbau nur aus einer Zusammenfassung
einer gréBeren Zahl von Bodenbeobachtungen abgeleitet wird, wird die
Genauigkeit der Werte, auf die sich die Betrachtung stiitzt, nicht sehr
groB. Berticksichtigt man den mittleren Fehler der einzelnen Werte, so
kann man nur behaupten, da} sich die Wassermassen der Tiefseegriben
i shrem Aufbau praktisch wicht sehr weit vom indifferenten Gleichgewicht
befinden. In den grollen Tiefen der ostatlantischen Mulde bleibt die
Temperaturzunahme stets etwashinter dem adiabatischen Betrag zuriick.
Die Stabilitit der Wassermassen ist hier noch positiv, aber der Zustand
ist ebenfalls nur ganz wenig vom indifferenten Gleichgewicht entfernt.

Als Beispiel fiir solche Zustinde sei in folgender Tabelle der Aufbau
der Wassermassen und die Stabilitit im Philippinen-Graben ab 4000m
nach den neueren Werten von G. WUST gegeben:

Philippinen-Graben: Temperatur, Salzgehalt und Stabilitat

Tiefe inm . . . . 4000 5000 6000 7000 8000 sle’e’e} 9788
Temperatur °C . . 1,66 1,55% 1,64 1,83 2,06 2,30 2,48
Salzgehalt °/o 34 + ,70 ,68 ,68 ,08 ,67 ,66 ,66
Dichte o7 27 +,78 77 77 ,75 .73 ,70 ,68
Stabilitit E 108 +2,9 +1,I —-0,7 —2,1 —2,0 -1,

Es ist nicht ausgeschlossen, daB man in diesen nahezu adiabatischen
oder schwach iiberadiabatischen Temperaturgradienten in den tiefen Mul-
den der Weltmeere und in den Tiefseegriaben eine Wirkung des Warme-
stromes sehen darf, der vom Meeresboden gegen das dariiberlagernde
Meerwasser gerichtet ist und dessen Wirme dem Meere allméhlich zu-
gute kommt. Die sekundlich aus dem Erdinnern dem Meere zuflieBende
Wirmemenge 148t sich zu Q = —2,1 - o ¢gcalcm™ berechnen*. Diese

1 Scuort, G.: Adiabatische Temperaturidnderungen in groBen Meeres-
tiefen. Ann. Hydr. u. mar. Meteor. 1914, S. 21I.

2 Scaurz, B.: Die Beurteilung des vertikalen Gleichgewichts im Meere.
Ann. Hydr. u. mar. Meteor. 1917, S. 93.

3 Veroff. Inst. Meereskde zu Berlin. N. F., H. 20. 19209.

4 Die geothermische Tiefenstufe zu 45 m angenommen; Wirmeleitungs-
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Wirmemenge kommt zunéchst nur den bodennichsten Wasserschichten
zu und wiirde sich dort aufspeichern, bis sich ein derartiges Temperatur-
gefillt einstellt, daB die pro Zeiteinheit zugefiithrte Warmemenge der
nach oben weggeschafften gleich wird. Nimmt man an, daf3 die Wasser-
massen in vélliger Ruhe sind, dann wire das stationdre Temperatur-
gefille im Gleichgewichtszustand als Quotient der sekundlich zugefiihrten
Wirmemenge und des gewdhnlichen physikalischen Wirmeleitungs-
koeffizient des Wassers gegeben:

dt s _ .

4= — T I0TIN,4-T073 = —1,5-1073 °C pro cm.

Auf diese Weise berechnet W. ScaMIDT?, daBl die Temperaturabnahme
nach oben 17/,°C auf je 10 m betragen miiite oder, daB in einem Tief-
seegraben ab 5000 m am Boden (10 0oom) durch die Erdwirme die
Temperatur auf tiber 7000 C steigen miilte. Aus der geringen Tempera-
turzunahme von etwa 1° auf 400 m, die man tatsichlich findet, schlieBt
W. ScamipT, dall diese tiefen Schichten nicht in volliger Ruhe sind,
sondern durch die bewegten Wassermassen die Wirme rascher wegge-
schafft wird. Er nimmt an, daf3 auch diese tiefsten Wasserschichten in
den Austausch durch die ungeordnete Bewegung (siehe S.8g) und
dadurch in die allgemeinen Strémungen der unteren Schichten einbe-
zogen werden. Er berechnet, daB ein Austausch von rund 4 cm? g sec™*
geniigt, um den gefundenen tiiberadiabatischen Temperaturgradienten
zu erkliren.

Demgegentiber scheint es aber wohl méglich, daBl auch dann, wenn
die Wassermassen dieser in der Hauptsache abgeschlossenen Tiefsee-
griben und Tiefseemulden — und nur in diesen findet man das iiber-
adiabatische oder nahezu adiabatische Temperaturgefille —mnicht an der
Horizontalzirkulation der Tiefsee teilnehmen, also horizontal als ruhend
anzusehen sind, durch die fortdauernde Wirmezufuhr von unten sich in
ihngn konvektive Vertikalstromungen einstellen, welche die Wirme
nach oben schaffen. Konvektion stellt sich nur bei labilem Gleich-
gewichtszustand ein und solange wird die Wirme sich in den boden-
nahen Wasserschichten aufspeichern, bis ein solcher Zustand erreicht
wird. Dann aber findet in vertikaler Richtung ein fortwihrender Platz-
wechsel auf- und absteigender Wasserteilchen statt und diese Kon-
vektionszirkulation wird durch die vom Erdboden zuflieBende Energie
erhalten. Ein tiberadiabatischer Temperaturgradient ist eine notwendige
Folge dieser Konvektion.

koeffizient der Tiefengesteine = 0,0097 abs. Einh. Das negative Vorzeichen,
weil der Warmestrom nach aufwiarts gerichtet ist.

t Scumipr, W.: Wirkung der ungeordneten Bewegung im Wasser der
Meere und Seen. Ann. Hydr. u. mar. Meteor. 1917, S. 368; insbesondere § 19,
oder: Der Massenaustausch in freier Luft und verwandte Erscheinungen.
Probleme der kosmischen Physik, Bd. 7, S.26. Hamburg 1925.
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IV. Kinematik.

1. Die Darstellung des Bewegungszustandes des Meeres;
das Stromfeld.

Zur Charakterisierung der Bewegungen der Wassermassen im Meer
gibt es zwei Moglichkeiten: Entweder man verfolgt ein Wasserteilchen
auf der Bahn, die es im Laufe der Zeit zurticklegt ; die Aneinanderreihung
aller dieser Punkte gibt eine Trajektorie der Wasserbewegung; die Ent-
fernung zweier vom betrachteten Teilchen zu bestimmten Zeiten er-
reichten Punkte ist ein MaB3 fiir die Geschwindigkeit lings derselben.

Oder man betrachtet zu einem bestimmten Zeitmomente die Ver-
teilung des Geschwindigkeitsvektors im ganzen Raume: das Stromfeld.
Dies erfolgt am besten, indem man sich einerseits das Feld des Skalars
der Geschwindigkeit in einem Horizontal- oder Vertikalschnitt durch
Linien gleicher Geschwindigkeit, im ganzen Meeresraum durch Flichen
gleicher Geschwindigkeit zeichnet, andererseits das Feld der Stromrich-
tung durch Stromlinien darstellt. Die Stromlinie ist eine Kurve im
Raum, welche die Eigenschaft aufweist, dafl die Tangente an irgend-
einem Punkte derselben die Richtung der Strémung an dieser Stelle
angibt. Das Stromfeld gibt somit ein Bild der augenblicklichen Wasser-
bewegung.

Stromlinien und Trajektorien der Wasserbewegung kénnen grund-
verschieden sein; identisch sind sie nur dann, wenn erstere sich mit der
Zeit nicht dndern, was nur bei stationdren Strémungen der Fall ist.

Beide Arten der Untersuchungsmoglichkeit sowie der Darstellung
sind bei den Bewegungen der Wassermassen im Meer angewandt worden.
Die Untersuchungen der Meeresstrémungen durch Ermittlung der Tra-
jektorien der Wasserbewegung entsprechen ungefihr der Methode der
Flaschenposten. Durch die Festlegung der von einem Schwimmkorper
(verkorkte Flasche) zurtickgelegten Bahn gibt sie allerdings bloB Aus-
kunft iiber die Strémungen an der Meeresoberfliche und auch da nur
dann, da nicht jede Flasche fiir sich lingere Zeit verfolgt werden kann,
wenn durch sysfematische Arbeit die Ergebnisse einer groBen Zahl von
Flaschenversuchen vorliegt. Eigentlich wire es notwendig, daf3 bei dieser
Methode ein Schwimmkérper (Flasche, Wrack u. dgl.) lingere Zeit direkt
verfolgt wird; dann wiren die Ergebnisse viel wertvoller, als wenn nur
Auslege- und Auffangsort der Schwimmkérper gegeben sind. Im letzteren
Falle setzen die gezeichneten Flaschenposten die Kenntnis der Wege
schon voraus, tragen also zur Ermittlung der Strombahnen nur wenig
oder nichts bei. Bei stationidren Strémungen geben diese Versuche mehr
oder minder ein wirkliches Bild der Oberflichenstrémungen; Details im
Strombilde und genaue Stromgrenzen kénnen aber nach dieser Methode
kaum gewonnen werden. Abb.4 gibt das Bild der durch zahlreiche

Defant, Ozeanographie. 3



34 Kinematik.

Flaschenposten ermittelten Trajektorien der oberflachlichen Wasser-
bewegung in einem Teil des Nordatlantischen Ozeans.

Zur Festlegung des Stromfeldes, d. i. der Geschwindigkeitsverteilung
und der Stromlinien bedarf es einer groBen Zahl von Strommessungen ;
hierbei beschrankt man sich wegen der Kleinh t der vertikalen Be-
wegungen fast ausnahmslos auf die Ermittlung der horizontalen Kom-
ponente der Strémungen. Richtung und Geschwindigkeit der Strémung
wird meistens aus den Stromversetzungen der Schiffe (aus dem Unter-
schied zwischen astronomischem und gegiitem Besteck) abgeleitet;
relativ selten sind noch die Ermittlungen der Strémungen aus direkten
Messungen mittels Strommesser.

Abb. 7. Flaschenposten im nord- und siiddquatorialen, sowie im Guinea-Strom
Gstlich 400 westl. v. Gr.

Im Meere sind die Stromlinien im allgemeinen raumliche Kurven;
ihre Neigung gegen die Niveauflichen ist aber im allgemeinen auBer-
ordentlich klein. In der Nihe der Kiisten und des Meeresbodens miissen
sie sich der Form der Grenzfliche anschmiegen. Es ist zu beachten,

1. daB verschiedene Stromlinien sich nicht schneiden diirfen,

2. daB} die Stromlinien im Stromfelde weder anfangen noch endigen
kénnen, es sei denn in den gleich zu betrachtenden singuliren Punkten
und Linien und

3. daB die Stromlinien stetig gekriimmte Kurven darstellen, abge-
sehen von gewissen Unstetigkeitslinien, bei deren Uberschreitung sie oft
geknickt sind.

Die einfachsten Singularititen, die im Stromfeld vorkommen und mit
denen man in der Praxis auch auskommt, sind folgende (sieche Abb. 8):

1. Die Konvergenzlinie kann einseitig (Abb. 84) oder zweiseitig
(Abb. 8 ¢) sein. Sie scheinen in den meisten Fillen dadurch zu ent-
stehen, daB} schweres Wasser unter eine Stromung leichteren Wassers
lings einer schiefen Gleitfliche untertaucht (Abb. 8 ) oder leichteres
Wasser iiber schwereres vordringt (Abb. 8 ¢).
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2. Auch die Divergenzlinien konnen einseitig (Abb. 8 b) oder zwei-
seitig (Abb. 8 ¢ mit umgekehrten Pfeilrichtungen) sein. Die einseitigen
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Abb. 8. Singularitdten des Stromfeldes.
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sind wohl die Folge des Aufsteigens von Wasser lings einer Gleitfliche
(ADbb. 8 f).
3. Abwechselnde, einander parallele Konvergenz- und Divergenzlinien
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kommen bei Wellenbewegungen vor. Abb. 8 g stellt (nach BJERKNES)
unter bestimmten Annahmen die Stromlinien im Vertikalschnitt und
an der Meeresoberfliche fiir diesen Fall dar. Die Wellenfront ist den
Divergenz- und Konvergenzlinien parallel. Wenn die Welle von links
nach rechts fortschreitet, entsprechen die Streifen mit Bewegung von
l#hks nach rechts den Wellenbergen, die Streifen mit entgegengesetzter
Bewegung den Wellentilern. Zur Erhéhung der Deutlichkeit ist ange-
nommen, daB3 das Wasser eine schwache Bewegung in der Richtung
der Konvergenz- und Divergenzlinien hat. Wenn das Wasser auBlerdem
noch eine allgemeine Bewegung senkrecht zur Wellenfront, etwa von
links nach rechts, hat, so hat das zur Folge, dafl die Streifen mit Be-
wegung von links nach rechts an Breite zunehmen, die Streifen mit ent-
gegengesetzter Bewegung an Breite abnehmen (Abb. 8 /). Ist die all-
gemeine Bewegung gerade so stark wie diestarkste Bewegungim Wellental,
so verschwinden die Streifen mit Bewegung von links nach rechts vollig
und es bleibt in jedem Wellental nur eine Linie mit gleichzeitiger Konver-
genz und Divergenz (Konvergenz-Divergenz-Linie) mitten im Wellental
ibrig (Abb. 84). Dieser Fall scheint besonders hiufig zu sein. Noch
stirkere Bewegung senkrecht zur Wellenfront 1at die Konvergenz-
Divergenzlinien verschwinden und 148t nur wellenformigen Verlauf der
Stromlinien iibrig (Abb. 8%).

4. Konvergenzpunkte (Abb. 81). Thnen entspricht im Meeresraum
eine Strémung wie sie durch Abb. 8m (im AufriB) schematisch darge-
stellt ist. Die ablenkende Kraft der Erdrotation bedingt meist eine
Kriimmung der Stromlinien contra solem (zyklonischer Wirbel). In
einem Konvergenzpunkte koénnen eine oder mehrere Konvergenzlinien
miinden und das Strombild dadurch wesentlich komplizieren (Abb. 8 $).

5. Divergenzpunkte. Die einfachsten Strombilder erhidlt man, wenn
in Abb. 8 und m die Pfeilrichtungen umgedreht werden. Die Kriim-
mung ist dann zumeist cum sole (antizyklonischer Wirbel).

6. Neutrale Punkte. Ihre einfachste Form tritt ein, wenn ein Strom
direkt gegen die Kiiste gerichtet ist und sich hier teilt (Abb.8#%). An
Stelle der Kiiste kann auch eine zweite ruhende oder bewegte Wasser-
masse treten, die von der ersteren durch eine Unstetigkeitsfliche getrennt
ist. Wenn zwei Strémungen vor einander ausweichen, entsteht ein Strom-
bild der Form Abb. 80. Vertikale Bewegungen konnen, brauchen aber
nicht mit neutralen Punkten aufzutreten.

Alle Singularititen stehen in inniger Beziehung zu dem dazugehérigen
Geschwindigkeitsfeld. Uberall dort, wo sich Stromlinien schneiden, muf3
die Stromgeschwindigkeit auf Null herabgehen. Divergenz- und Kon-
vergenzpunkte sowie neutrale Punkte bedeuten also zugleich Stromstillen.
Die Linien gleicher Stromgeschwindigkeit sind um diese stets geschlossen.
In den singuldren Linien hat die Stromgeschwindigkeit stets kleinere
‘Werte als auf beiden Seiten. Die Linien gleicher Geschwindigkeit sind
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also an den Kreuzungsstellen mit einer singuldren Linie immer mehr oder
minder gebogen.

Beim Entwurf eines Stromfeldes sind vor allem die allgemeinen Eigen-
schaften desselben zu beachten und zunachst aus den Beobachtungen
wenn moglich die Lage und ungefdhre Form der Singularititen abzu-
leiten. Denn durch diese sind die Grundpfeiler des Liniensystems fest-
gelegt; die weitere Arbeit ist dann, vorausgesetzt daBl gentigend Be-
obachtungen zur Verfiigung stehen, nicht schwer. J. W. SANDSTROM®
hat eine genaue Konstruktionsmethode fiir Stromlinien gegeben, auf die
wir aufmerksam machen; in den meisten Féllen wird bei einiger -Ubung
die direkte Interpolation der Richtung gentigen.

Fiir eine synoptische Darstellung von Augenblicksbildern der Strémun-
gen des Meeres fehlt derzeit wohl jegliches Beobachtungsmaterial, auch
dann, wenn wir uns auf die Oberfliche des Meeres beschrinken. Wenn
man aber die allgemeinen Meeresstrémungen als stationdr ansieht, —
was sie ja auch im allgemeinen sind — dann kénnen Beobachtungen, die
zu verschiedenen Zeiten {iber 24 Stunden (das Etmal der Stromverset-
zung) in derselben Jahreszeit gewonnen wurden, zusammengelegt werden,
um ein Strombild der Strémung zu gewinnen. Fiir periodische Stré-
mungen (Gezeitenstréme) kénnen die Beobachtungen nur fiir gleiche
Phasen derselben zusammengefaBt werden, will man nicht durch Mittel-
bildung das Bild der pericdischen Strémung verwischen. Auch fiir solche
Durchschnittsdarstellungen steht nur Beobachtungsmaterial der Meeres-
oberfliche zur Verfiigung. Bisher ist nach den strengen hydrodynami-
schen Gesichtspunkten aber nur wenig von diesem Material verarbeitet
worden. In den fritheren Darstellungen pflegte man die Stromungen ver-
schiedenster Herkunft ineinander iibergehen zu lassen und gewann de-
durch die ungenaue und unhaltbare Vorstellung groBer ozeanischer
Wirbel, bei denen die Annahme eines im Wesen horizontalen Kreislaufes
der Wassermassen der Oberflichenschichten allein geniigte. Die genaue
Analyse von Stromfeldernnach der BJERkNESschen Methode ist auBBer von
der norwegischen Schule vor allem von A. MERz und seinen Schiilern®
angewandt worden; sie hat die meisten dieser groBen Wirbel in Konver-
genz- und Divergenzlinien und -punkten aufgelost und gezeigt, daB und

1 SANDSTROM, J. W.: Uber die Bewegung der Fliissigkeiten. Ann. Hydr.
u. mar. Meteor. 1909, S. 242.

2 MricHAELIS, GEORG: Die Wasserbewegung an der Oberfliche des In-
dischen Ozeans im Januar und Juli. Veroff. Inst. Meereskde 1923, N. F.,
Reihe A, H. 8. — MEYER, Hans H. F.: Die Oberflichenstrémungen des At-
lantischen Ozeans im Februar. Ebenda 1923, H. 11. — Wist, G.: Florida-
und Antillenstrom. Ebenda 1925, H. 12, Fig. 6. — WiLLimzIk, M.: Die ant-
arktischen Oberflichenstrémungen zwischen 50° und 1100 §stl. Lange.
Ebenda 1927, H. 17. — Dieselbe: Die Strémungen im subtropischen Konver-
genzgebiet des Indischen Ozeans. Ebenda 1929, H. 14.
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auf welche Weise auch die tieferen Wasserschichten zur Ausbildung des
Stromsystems der Oberfliche mitwirken.

Ein Beispiel einer modernen Stromdarstellung mége in Abb. g ge-
geben sein; sie enthilt eine Darstellung der Strémungen der Oberfliche
stidlich Afrikas im Monate Mai nach A. MEerz'. Das Beobachtungs-
material dazu waren die vom holldndischen Meteorologischen Institut in
DE BILT verdffentlichten Stromversetzungen. Das Stromfeld zeigt deut-
lich in einer sich iber den ganzen Ozean erstreckenden Konvergenzlinie

Abb. 9. Stromlinien siidlich Afrikas im Mai nach A. MERz.

die Stromgrenze zwischen dem Agulhasstrom siidlich Afrikas und der
breiten Westwindtrift der Siidhemisphidre. Der bogige Verlauf dieser
Stromgrenze ist durch Wirbelbildungen kleinerer Ausdehnung und durch
Schwingungen im Grenzgebiet beider Stromungen hervorgerufen. Beim
Untersinken der schwereren Wassermassen der Westwindtrift unter den
nordlicheren Warmwassergebieten ist ein Ineinandergreifen und Ein-
wirbeln der beiden Wasserarten von vornherein zu erwarten.

DalB im Grenzgebiete zwischen zwei Strémungen es zur Ausbildung
auch ausgedehnterer vertikaler Wirbel kommt, die teilweise aus Kon-
vergenzpunkten und Konvergenzlinien bestehen, zeigt auch besonders
schén die Zirkulation der Oberflichenschichten der Norwegischen See

t MERz, A.: Die Deutsche Atlantische Expedition auf dem Vermessungs-
und Forschungsschiff , Meteor*. Sitzgsber. preuBl. Akad. Wiss., Physik.-
math. Kl. Bd. 31, S. 573. 1925.
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in ihrer Darstellung durch HELLAND-HANSEN und FRIDTJOF NANSEN™
Sie beruht auf der Auswertung von Temperatur- und Salzgehaltbeob-
achtungen und ist in Abb. 10 wiedergegeben.

Die Wassermassen des Meeres lagern in den meisten Fillen im sta-
bilen Gleichgewicht iibereinander. Eine Wasserschichte wird deshalb
nur einem duBeren Zwange folgend ihre Lage #indern und es ist klar, daB3

Abb. 10. Zirkulation an der Oberfliche der Norwegischen See nach
Bj. HELLAND-HANSEN und Fr. NANSEN.

die Stréme, soweit es moglich ist, lieber um ein Hindernis herum ihren
Weg nehmen als iiber dasselbe hinweg. Deshalb zeigen iiberall die Strom-
linien die Neigung den Niveaulinien zu folgen, die durch die Form der
Grenzfliche, namentlich durch die Topographie des Bodens gegeben sind.
Die Gestaltung des Bodens nimmt so einen hervorragenden EinfluB} auf
die Meeresstromungen. Ihr Einfluf 4uBlert sich zuweilen sogar iiber
mehrere Tausend Meter bis zur Oberfliche des Meeres. Dies zeigt sich

* HELLAND-HANSEN and NANSEN, Friprjor: The Norvegian Sea.
Kristiania 1909, S. 9.
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sehr deutlich auch darin, daB3 die Verteilung des Salzgehaltes und der
Temperatur, die ja von den Meeresstréomungen abhingt, oft eine auf-
fallende Ubereinstimmung mit der Bodenkonfiguration aufweist und
direkt den bathymetrischen Kurven folgt. Die Ursache dieser Erschei-
nung liegt, wie spater gezeigt wird (S.60u.83), in erster Linie darin, dafl
Strome bei wechselnder Tiefe des Meeres sich nur lings der Niveaulinien
des Meeresbodens stationir erhalten konnen. Dies ist eine direkte Folge
der Kontinuititsgleichung.

Fiir die kinematische Erforschung der Ozeane ist das eingehende
Studium der Stromfelder, insbesondere des Verlaufes der Konvergenz-
und Divergenzlinien und des Grades ihrer Verinderlichkeit sehr von
Nutzen. J. W. SANDSTROM® hat darauf aufmerksam gemacht, dal Kon-
vergenzlinien manchmal dadurch deutlich sichtbar werden, daf schwim-

| mende Gegenstinde,
N
S~

wie Schaum, Seetang,

Holz u. dgl. von den

Abb. 11. Konvergenzlinie im Ozean. Links: Stromlinien der da ansammeln. Ein
Oberfliche, rechts: Bewegungen in einem Vertikalschnitt. bekanntes Beispielist

zwei Strémen gegen
diese Gebiete getrie-
ben werden und sich

die Konvergenzlinie
im Gullmarfjord, welche die Grenze zwischen dem etwas brackischen
Kiistenwasser und dem salzigeren Seewasser weiter drauBen anzeigt.
Sie kommt dadurch zustande, daBl der Wind das leichtere Oberflichen-
wasser des Gullmarfjords gegen die steile Kiiste der Insel Borné treibt
und das salzigere Unterwasser frei gibt. Die Stromverhiltnisse an der
Meeresoberflache und im Vertikalschnitt sind in Abb. 11 veranschau-
licht. Auch im offenen Meere werden solche Konvergenzlinien auf weite
Strecken hin sichtbar; FRIDTJOF NANSEN? hat auf die deutlich sichtbare
Konvergenzlinie am Rande des ostgrénlindischen Polarstromes, wo das
salzigere und deshalb schwerere Wasser des Irmingerstromes unter das
kalte, aber leichte Oberflichenwasser des Polarstromes untertaucht,
hingewiesen. Das Strombild wird hier den Abb. 8 ¢ und d entsprechen.

2. Die Divergenz des Stromfeldes; Zusammenhang mit der
Kontinuititsgleichung.
Das Stromfeld auf einer Niveaufliche gibt Auskunft {iber die hori-
zontale Bewegungskomponente der Wassermassen. Da das Wasser bei
horizontalen Bewegungen mit groBer Anniherung als inkrompressibel

! SANDSTROM, J. W.: Windstréme im Gullmarfjord. Sven. Hydr.-biol.
Komm. Skr. 2. 1905.

z Siehe BJERKNES, V.: Dyn. Meteorologie u. Hydrographie. 2. Teil,
Kinematik, S. 57, Anmerkung.
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angesehen werden kann, ist leicht einzusehen, daf einander sich ndhernde
oder entfernende Stromlinien mit vertikalen Wasserversetzungen ver-
bunden sein miissen, die so klein sie auch sein mogen, hier nicht vernach-
lassigt werden konnen. Aber nicht nur bei konvergierenden bzw. diver-
gierenden Stromlinien sind solche Vertikalbewegungen zu erwarten. Sie
treten auch bei Geschwindigkeitsinderungen lings paralleler Strom-
bahnen auf. Solche Stauungen oder Saugungen von Wassermassen
spielen beil den Meeresstromungen und bei ihrer Erklirung eine groSe
Rolle, so daB} es angezeigt erscheint, etwas :
eingehender darauf einzugehen.

In Abb. 12 seien 44’ und BB’ zwei
Stromlinien, ds und ds’ zwei Elemente da-
von; ABund A’'B’ seien zwei Linien gleicher
Geschwindigkeit V und V’ und die zwischen
den beiden benachbarten Stromlinien lie-

. ) . 4
genden Teile seien dn und dn'. Die Wasser- b VB roct tor DI

. .. . 12. Birechnung der Divergenz
menge, die aus der Elementarfliche ABA'B’ des Stromfeldes.

= dn ds pro Flicheneinheit ausflieBt, nennt

man die Divergenz des Stromfeldes und bezeichnet sie mit div V; sie ist
ein MaB fiir die Divergenz und Konvergenz sowohl der Stromlinien als
auch der Geschwindigkeitsverteilung. ZahlenmaBig ist sie gegeben durch
die Wassermenge, die bei 4’ B’ mehr ausflieBt, alsbei 4 B einfliefit, also ist

div V=~ [V on' — Vdnl.
Nun ist aber

V’=V+g~}/ds und dn'=dn + wd&

Vernachlissigt man GréBen zweiter Ordnung, so wird
V ddn _ I 9

Ist die Geschwindigke1t lings den Stromlinien iiberall dieselbe, so
ist %S 0; bezeichnet man mit da den elementaren Winkel zwischen

den Tangenten der zwei benachbarten Stromlinien, so wird
V ddn de

leV—bT’L.E_-V(’—ﬁ (4.2)

Negative Divergenz tritt auf, wenn die Stromlinien in der Strom-
richtung gesehen, sich ndhern, positive, wenn sie sich voneinander ent-
fernen (Kurvendivergenz).

Verlaufen die Stromlinien parallel, dann ist in (4. 1) % = konst. und

. oV
div V =55 (4. 3)

Die Divergenz entstammt dann nur der Geschwindigkeitsinderung

in der Richtung der Stromlinien (Geschwindigkeitsdivergenz). Bei Ge-
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schwindigkeitsabnahme in dieser Richtung findet eine Stauwung, bei
Geschwindigkeitszunahme eine Saugung der Wassermassen ein.
Zerlegt man das Geschwindigkeitsfeld in zwei aufeinander senkrechte
Komponenten » und v parallel der »- und y-Richtung des Koordinaten-
systems, so ist, da dann die Stromlinien jeder Komponente parallel ver-

laufen, fiir jede derselben die Divergenz durch und = gegeben und die

Divergenz des gesamten Stromfeldes ist

div V="7— +£ (4. 4)

Fiir eine Zerlegung eines Stromfeldes auf das Koordinatensystem von
geographischer Breite und Linge auf der Erdkugel gilt dies nicht; bei
einer solchen Darstellung mit nord-siidlicher und ost-westlicher Kom-
ponente muf bei Berechnung der Divergenz auch die Divergenz der
Meridiane in Rechnung gestellt werden. Bei Beriicksichtigung auch der
vertikalen Komponente des Stromfeldes tritt zur Berechnung der rdum-

lichen Divergenz zu (4. 4) rechts noch das Glied ? 5s ® hinzu.

Zu jedem Stromfeld gehort ein bestimmtes Divergenzfeld der Wasser-
bewegung. Auf die praktischen Methoden seiner Ermittlung konnen
wir hier nicht néher eingehen und verweisen auf die ausfiihrlichen Dar-~
legungen dariiber in V. BJERKNES’ dynamischer Meteorologie und Hydro-
graphie II. Teil (S. 130 ff.).

Die Divergenz eines Stromfeldes steht in inniger Beziehung zu der
Kontinuitdtsgleichung. In ihrer allgemeinsten Form lautet diese (S. 19)

dou , dov_ dew _
at+ Ty T e =

Nimmt man an, daB keine zeitliche Anderung in der Dichte der
Wassermassen durch die Strémung eintritt, daB also in dieser Hinsicht

stationidre Verhiltnisse herrschen, dann ist %(; =0. Weiters wollen wir

den fofalen Massentransport in der ganzen Wassersidule von der Ober-
flache (2 = o) bis zum Meeresboden (z = %) einfithren* und bezeichnen
diesen mit S; dann sind die Komponenten desselben in der x- und y-
Richtung S, und S, gegeben durch die Beziehungen

i
S,=foudz, S fgvdz und S=7S:+S;. (4-5)

Multipliziert man nun die Kontinuititsgleichung mit dz und integriert
sie von o bis %, so wird aus ihr

0Sx a
ax

W, — 0, W, =0; (4.0)

r EkmaN, V. W.: Uber Horizontalzirkulationen bei winderzeugten
Meeresstréomungen. Ark. Mat. Astr. o. Fys. Bd. 17, Nr. 26. 1903.
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w, und g, sind Vertikalgeschwindigkeit und Dichte an der Meeresober-
fliche, wzund g, die entsprechenden Werte am Meeresboden ; w,, ist aber
gleich Null. Bezeichnet man ferner mit { die vertikale Erhebung der
Meeresoberfliche zu einer bestimmten Zeit iiber dem Gleichgewichts-

niveau (positiv nach oben), dann ist w, = —%’; und aus (4. 6) wird:
I I .. '
(ﬁ——ade. (4-7)

Die Divergenz des Stromfeldes bzw. des Massentransportes ist somit
stets verbunden mit vertikalen Verlagerungen der Meeresoberfliche, die
sich in einfacher Weise aus der Beziehung (4. %) ermitteln lassen. Ins-
besondere ist ein stationdrer Zustand der Meeresoberfliche ({ = konst.)
durch

divS=o0 (4. 8)

festgelegt, d.h. bei stationdrer Meeresoberfliche mup die totale Strom-
menge divergenzfres setn. Damit ist nicht gesagt, daB in jeder horizon-
talen Schichte das Stromfeld divergenzfrei sein muB; nur in der Ge-
samtheit der ganzen Wassersiule muB3 der UberschuB an Zufuhr in
einer Schichte durch einen entsprechenden Fehlbetrag an Zufuhr in
einer anderen Schichte ausgeglichen sein. Innerhalb der Wassersiule
gleicht sich dies durch Vertikalbewegungen aus, die auf die Lage der
Meeresoberflaiche unwirksam sind. Gleichung (4. ) enthilt auch den
Fall, daB3 an der Meeresoberfliche eine Wassermasse hinzutritt oder ver-
schwindet, z. B. durch Niederschlag und Verdunstung oder durch Zufuhr
aus Fliissen. Die Wirkung dieser Faktoren ist aber in den meisten Fillen
sehr klein (siehe S. 136).

Falls # und v einer homogenen Wassersdule iiberall gleich groB sind,
die Tiefe des Meeres 4 im Gleichgewichtszustand als konstant angesehen
werden kann, wird, wie man leicht zeigen kann, aus (4. %)

o¢ ou | v
5= M5+,

Diese Form der Kontinuitatsgleichung 148t sich sehr einfach auch
direkt ableiten, indem man den MassenfluB in einen prismatischen Raum
berechnet, welcher das elementare Rechteck dx dy zur Basis hat und bis
zur Oberflache des Wassers A reicht. Gleichung (4. 9) kann man benutzen,
um zu beurteilen, mit welcher Genauigkeit das Stromfeld bekannt sein
muB, um zeitliche Anderungen in der Hohe der Meeresoberfliche zu be-
stimmen oder anders ausgedriickt, um awus dem horizontalen Massen-
transport auf den vertikalen z2u schliefen. Man erkennt aus (4. 9) sogleich,
daB zur Berechnung der Anderungen von { mit der Zeit die Verteilung
von # und v um so genauer gegeben sein muB, je tiefer das Meer ist. Bei
groBeren Tiefen wird deshalb die Methode, Hoéhenverlagerungen der
Meeresoberfliche aus dem Stromfeld zu bestimmen, unbrauchbar werden.

(4. 9)
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Sind # und v periodisch mit der Zeit, wie es bei Gezeitenerscheinungen
der Fall ist, so wird auch { periodisch und zwar von derselben Periode
wie diese. Nach dem fritheren kénnen wir der Gleichung (4. 9) auch die
Form

ot k@

&——WLB‘S(V{‘)%) (4‘ IO)
geben. IstV ="V, cos (of+¢) und { =, sin (0¢+ ¢). Dann geht (4. 10)
in die Gleichung

()

L= ~sdn 5;(V~5") (4. 11)
itber. Diese Beziehung gestattet zu ermitteln, wie gehau die horizontale
Stromverteilung bekannt sein mul3, um eine damit verbundene vertikale
Gezeit daraus berechnen zu kénnen*.. Es kénnen folgende Fille eintreten:

Vo
— 5
Es soll {, = 1 m, die Entfernung der zwei Stationen ds = 50 km und
2%~ 27 wird das not-
T~ 1235t
wendige 0V, == — 14 cm sec™" = — 1/4 Sm/St. Die Abnahme der hori-
zontalen Geschwindigkeit liegt vollstindig innerhalb des Bereiches der
MeBbarkeit.

2. Konstante Geschwindigkeit V., l'angs der Stromlinien; dann ist

1. Parallele Stromlinien; dann ist 6n =konst. und (, =

h = 50 m sein; fiir die halbtigige Gezeit o =

b= —f(}/; de. Wihlt man wie frither {, =1 m, 0% = 50 km, A =50 m
und fiir V, = 0,5 msec™, so wird — da = 0,284 Winkeleinheiten

oder rund 16 Bogengrade. Die Konvergenz der Stromlinien ist so gro8,
daB sie sich in der Gezeitenstromdarstellung deutlich zeigen mubB.

Die Kontinuitdtsgleichung gestattet deshalb aus Gezeitenstromdar-
stellungen die dazugehérige vertikale Gezeit mit geniigender Genauig-
keit zu bestimmen, falls die Tiefe des Meeres nicht zu gro8 ist. Fir die
Nordsee hat diese Methode zu sehr befriedigenden Ergebnissen gefiihrt;
fiir Gezeiten auf den Schelfen- — nur fiir solche Gebiete sind derzeit Ge-
zeitenstromdarstellungen gegeben worden — diirfte sie stets benutzbar
sein.

Bei unhomogenem Wasser, insbesondere bei Vorhandensein von ge-
schichteten Wassermassen mit Grenzflichen kénnte man die Konti-
nuitdtsgleichung in entsprechender Form fiir die einzelnen Schichten
und mit den notwendigen Grenzbedingungen fiir die Grenzflichen selbst
in dhnlicher Weise benutzen. Es ist dies bisher nicht versucht worden.

3. Der Lehrsatz von M. Knudsen.

Die Kontinuititsgleichung bezieht sich auf die Wassermassen im
allgemeinen; bei stationiren Zustinden muB aber auch in bezug auf den

1 DEFANT, A.: Ann. Hydr. u. mar. Meteor. 19235, S. 231I.
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Salzgehalt eine dhnliche Beziehung gelten, die sich dann auf den Salz-
transport bezieht. Die Ableitung der Beziehungen fiir die einfachsten
Fille hat MarRTIN KNUDSEN' gegeben.

Bezeichnet man mit ¢ das Gewichtsverhiltnis zwischen Salz und
Salzwasser, so dall go die Gewichtsmenge von Salz pro Volumeinheit ist,
multipliziert man ferner die Kontinuitiatsgleichung mit der GréBe odz
und integriert von der Meeresoberfliche, die als stationir angenommen
wird ({ = konst.), bis zum Meeresboden, so erhilt man?

" # A
%/godz + 5%/ ooudz+ b%/g(wdz: 0,

Die Integrale des zweiten und dritten Gliedes konnen als Kompo-
nenten eines Vektors 2, den man Salzstrommenge nennen kénnte, auf-
fassen. Das erste Integral gibt die Anderung des Salzgehaltes innerhalb
der Wassersiule, der durch Zufuhr von den Seiten oder auch von oben
erfolgt. Bezeichnen wir es mit 4, dann lautet die Kontinuititsgleichung
in bezug auf den Salzstrom in allgemeinster Form.

0d 9%+ 0%, 94 .
5+ é;+a—;-——ﬁ+dw2=o. (4. 12)

Zu ihr tritt noch die gewdhnliche Kontinuitdtsgleichung in bezug auf
die Wassermenge in der Form (4. 8).

Der hydrographische Lehrsatz von KNUDSEN ist ein spezieller Fall
dieser Beziehung. Sind in Abb. 13 4 und B zwei senkrechte Querschnitte
durch eine MeeresstraBe oder eine FluB3-
miindung und bedeuten ¢ und ¢’ die
Wassermengen pro Zeiteinheit des
nach aullen setzenden Oberstromes
mit den mittleren Salzgehalten s und s’
in A und B, » und #' und z und 2’
die entsprechenden GréBen des nach
innen setzenden Unterstromes, so
ergeben sich unter der Voraussetzung stationdrer Verhiltnisse 4 = o
und der Konstanz des Salzgehaltes auf der einen Seite der Querschnitte
aus den zwei Gleichungen divS =0 und div2 = o die Relationen von
KNUDSEN in der Form

Abb. 13.

N N

1—— , I ——

. . 2 .S r .S F4
V=1——0, U=1—, =1 e (4. 13)

I—Z, I—~;;

1 KnUpseEN, M.: Ein hydrographischer Lehrsatz. Ann. Hydr. u. mar.
Meteor. 1900, S. 316.

2 Siehe ErMaN, V. W.: Meeresstromungen. Handb. d. phys. u. techn.
Mechanik. Herausgeg. von Fr. Auerbach und W. Hort, Bd. 5, S. 199.
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Ist ¢, sowie die Verteilung des Salzgehaltes des Ober- und Unter-
stromes an zwei Querschnitten gegeben, so 148t sich die mittlere Strom-
verteilung im Querschnitt angendhert berechnen; insbesondere erhilt
man einen Uberblick iiber die im Ober- und Unterstrom bewegten Was-
ser- und Salzmengen. Bei FluBmiindungen kann man den Querschnitt 4
so weit landeinwarts legen, dall am Boden Salzwasser fehlt; dann ist ¢
die Wasserfithrung des Flusses, s = 0, # = 0 und

. .2 .S
'=15" und o =i
2 =S s'—2z

N

Diese Beziehungen sind direkt praktisch benutzbar. Zum Beispiel
war fiir einen Langsschnitt durch die Gotaelf s’ = 18, 2" = 229/, dem-
nach i'=5,57 und #'=4,51; also ¢ : #'=11 : 9. Die Dicke des Ober-
stromes war 3 m, jene des Unterstromes g m, so daB die Geschwindig-
keit des Oberstromes sich zu jener des Unterstromes wie fast 4 : 1
verhalt”.

Betrachtete man die Verhéltnisse gréferer Becken, bei denen eine
erhebliche Wasserzufuhr durch Niederschlag, Verdunstung oder durch
Fliisse vorhanden ist, so geht eine Vernachlissigung von 4 nicht mehr
an. R. WiTTiNG” und J. GEHRKE?® haben diese Fille nidher untersucht.
WITTING hat die ausfiihrlichen Gleichungen auf die Miindung der Bott-
nischen Seen angewandt, um die GréBe der wihrend der verschiedenen
Quartale abflieBenden und einkommenden Wassermassen abzuleiten.
GEHRKE zeigt, dall man den Lehrsatz von KNUDSEN mit gewissen Er-
weiterungen auch auf entsprechende Probleme an ozeanischen Kiisten
anwenden kann und fiihrt die entsprechenden Rechnungen fiir ein grofles
Gebiet des Golfstromes westlich und nordwestlich Irlands aus.

Es ist klar, daB die Ergebnisse nur eine Ubersicht iiber mittlere Ver-
hiltnisse bieten koénnen, dall aber aus der Kontinuititsgleichung allein
keine weiteren Schliisse auf den inneren Zusammenhang der Erschei-
nungen gezogen werden kann.

4. Kinematische Wirkungen der Bodenkonfiguration und
Kiistengestaltung.

Die Art der duleren Begrenzung des Meeres, das Relief des Bodens
und die Kiistenform iiben auf die Stromungen des Wassers, insbesondere
auf ihre duflere Gestalt einen sehr groBen EinfluB aus. Wenn wir zu-

* ExkMAN, W.: Ein Beitrag zur Erklirung und Berechnung des Strom-
verlaufes an FluBmiindungen. Ofver. kgl. Vet. Akad. Férh. Stockholm 1899,
Nr. 5.

2 WITTING, R.: Der Bottnische Meerbusen. Ann. Hydr. u. mar. Meteor.
1906, S. 415.

3 GEHRKE, J.: Mean velocity of the Atlantic currents running north of
Scotland and through the English Channel. Publ. d. Circ. Nr. 40. Kopen-
hagen 1907.
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nichst von der Reibung und der ablenkenden Kraft der Erdrotation
absehen — ihr EinfluB} wird spiter behandelt —,so wird bei jeder statio-
niren Strémung (Potentialstrémung) das Wasser in unmittelbarer Um-
gebung des Bodens und der Kiiste diesen folgen miissen, d. h. die der
auBeren Begrenzung nichsten Stromlinien miissen sich dem Boden und
der Kiiste anschmiegen. Dadurch ist bei dem nahezu inkompressibeln
Wasser die Moglichkeit gegeben, daB sich die Stérungen im geradlinigen
Verlauf der Strémung noch in groBen Entfernungen von der Kiiste und
vom Meeresboden bemerkbar machen. Die Wirkung solcher Stérungen
im Relief wollen wir zunéichst im Falle einer stationdren Stromung (ohne
Reibung und ablenkende Kraft) im folgenden etwas niaher beleuchten.

Bei einer im wesentlichen horizontalen Stromung handelt es sich am
Meeresboden in erster Linie um den EinfluB von vertikalen Erhebungen
und Einsenkungen desselben auf solche Strémungen. Wir wissen, daB3
man in den allermeisten Fillen die vertikalen Stérungen im Meeresboden
als kleine UnregelmiBigkeiten, somit in vertikaler Hinsicht als klein
gegeniiber der Meerestiefe auffassen kann. Hydrodynamisch lassen sich
dann die Wirkungen derselben auf eine horizontale Stromung leicht be-
rechnen, indem man die Gestalt des Bodens wellenf6rmig annimmt *.

Ist diese wellenférmige Bodengestaltung® durch

y=—h-vycos xx (4. 14)

gegeben, so zeigt sich, daB bei einer Strémung mit einer Horizontal-
geschwindigkeit ¢ iiber diesen Boden alle Stromlinien bis zur Oberflache
wellenférmig sind und die Schwankungen des Bodens allerdings mit
verschiedenem vertikalen Ma@stab mitmachen. Die freie Oberfliche
entspricht selbst ciner Stromlinie und ihr Profil ergibt sich zu

7
L COS%X.
coshxzh ( 8 taghxh) (4. 1.5)

) ——a
zc?

y:

%
ist. Der Ausdruck rechts ist aber die Fortpflanzungsgeschwindigkeit von
Wellen auf rukigem Wasser von gleichférmiger Tiefe 4, welche die gleiche
Linge haben wie die Schwankungen des Bodenniveaus (siehe S. 158).
Wir erhalten somit das Resultat: Ist die Stromgeschwindigkeit kleiner
als diejenige solcher freier Wellen, dann ist der Nenner negativ und die
Erhebungen und Senkungen der Oberfliche sind denjenigen des Meeres-
bodens gerade umgekehrt: Bei Bodenerhebungen Senkung der Ober-

Der Nenner kann positiv oder negativsein, jenachdeme 2 (5tagh P h) e

1 LamB: Lehrb. d. Hydrodynamik, § 244, S. 477.
2 Koordinatenursprung in der ungestorten Oberfliche, y klein gegen 7,
27 :

x=, 4 die Lange der Bodenwellen.
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flache und umgekehrt. Im anderen Falle sind die Schwankungen unten
und oben gleichsinnig.

. Hat die Stromgeschwindigkeit ¢ genau den Wert der Fortpflanzungs-
geschwindigkeit der freien Wellen, dann verschwindet der Nenner und
die Amplitude der Schwankungen der Oberfliche wird theoretisch un-
endlich (Resonanzerscheinung). Bei passenden Werten von ¢ kénnen
somit die Schwankungen an der Oberfliche wesentlich groBer sein als die
des Bodens.

Ist die Linge der Bodenwellen gro3 gegeniiber der Tiefe des Meeres,
so reduziert sich die kritische Geschwindigkeit auf den Wert ]/g7t Bei
einiger Tiefe des Meeres ist dieser Wert von ¢ so gro3, daB der Nenner
in praktischen Fallen stets eine grofle negative Zahl wird, d. h. die Schwan-
kungen an der Oberfliche sind invers und sehr klein. In der Nihe des
Bodens sind aber die Schwankungen der Stromlinien von derselben
Grofenordnung wie dort, sie werden mit der Entfernung vom Boden
immer kleiner. Die Abnahme fiir ein Meer von 4000 m Tiefe ist durch
folgende Zahlen gegeben:

Tiefe in m: 4000 3500 3000 2500 20C0 1500 I000 500 o)

Amplitude d
Schwankung in of: 10 73 53 37 26 18 ar 5 —o04

Bodenschwankungen von 500 m Héhenunterschied in 4000 m dulern
sich demnach z. B. in 2000 m Tiefe noch in welligen Stromlinien mit
einer vertikalen Amplitude von 130 m. Bei stetigen Anderungen von
Temperatur und Salzgehalt in der Vertikalen miissen sich diese welligen
Stromlinien durch ebensolchen welligen Verlauf von Temperatur und
Salzgehalt dauBlern. Die Isothermen und Isohalinen im Vertikalschnitt
zeigen dann stationidre Wellen, das sind solche, die ihren Ort zeitlich
nicht dndern. Es ist nicht ausgeschlossen, daB manche beobachtete ver-
tikale Schwankungen dieser Elemente auf einen derartigen EinfluB der
Bodentopographie zurtickzufiihren sind. Ein Beispiel hierfiir ist in
Abb. 14 gegeben, die nach A. MErRz® den westlichen Teil des Tem-
peraturprofils durch den Stidatlantischen Ozean auf 35° siidl. Br. wieder-
gibt. Die Isothermen zeigen groe, mehrere hundert Meter umfassende
vertikale Schwankungen; sie scheinen am stirksten im Grenzgebiete
zwischen dem antarktischen Zwischenstrom und dem Tiefenstrom aus-
gebildet zu sein und eine ziemlich stabile Lage zu haben, was auf topo-
graphische Ursachen zuriickzufiihren sein diirfte.

Ist das Wasser geschichtet, ist z. B. in einer gegebenen Tiefe eine
Diskontinuititsfliche vorhanden, die eine leichtere Oberschicht von
einer unteren schwereren trennt, so ist die Moglichkeit gegeben, daf an

* MERz, A.: Die Deutsche Atlantische Expedition auf dem Vermessungs-
und Forschungsschiff , Meteor'’. Sitzgsber. preu3. Akad. Wiss., Physik.-
math. Kl. Bd. 31. Berlin 1925.
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dieser Grenzfliche die Stérungen der Bodenform sich in wesentlich stér-
kereni Grade bemerkbar machen als an der Oberflache. Es sind sogar
Fille moglich, in denen an der Oberfliche praktisch keine Stérungen
durch die Bodenform auftreten, an der Grenzfliche in relativ kleiner
Entfernung unter der Oberfliche hingegen diese so groB sind, daf3 es zu
Wirbelbildungen und inneren Brandungserscheinungen kommen kann.
In hydrodynamischer Hinsicht kann man diesen Fall in dhnlicher Weise
behandeln wie den friiheren™.

Abb. 14. Temperaturprofil durch den Stidatlantischen Ozean auf 35° S. (nach A. MERrz).

Der Koordinatensprung liege nun in der ungestérten Grenzfliche;
die wellenférmige Bodengestaltung kann dann bei einer Tiefe — 4 der
unteren Wassermasse mit der Dichte ¢ durch die Gleichung (4. 14) an-
gesetzt werden. Die obere Wassermasse habe die Dicke 4’ und ihre
Dichte sei ¢’. Ist die Geschwindigkeit der wie frither die ganze Wasser-
masse umfassenden Strémung ¢, dann ergibt sich, daB die Stromlinien
in beiden Wassermassen entsprechend der Bodenform gewellt sind, ins-
besondere aber, daB die Grenzfliche an diesen Schwankungen vollstindig
teilnimmt. Die Amplitude dieser wellenformigen Stromlinien zeigt im
Nenner einen Ausdruck von der Form:

/ 7\ "\ p2
N=c4<mw’—i—%)—c%w%—w’)%—{—(I—%)% (4. 16)
1 DEFANT, A.: Theoretische Uberlegungen und experimentelle Unter-

suchungen zum Aufbau hoher Zyklonen und Antizyklonen. Sitzgsber. Akad.
Wiss. Wien, Math.-naturwiss. K1. Bd. 132, S. 83. 1923.

Defant, Ozeanographie. 4
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Hierbei ist w = coth #% und o’ = coth »A4’. Dieser Ausdruck N
gleich Null gesetzt ist aber wieder die Bedingungsgleichung fiir die Fort-
pflanzungsgeschwindigkeit ¢ freier Wellen von der Linge A = 2m:%
an der Oberfliche bzw. an der Grenzfliche der ruhenden Wassermasse
(siehe S. 186). Daraus kann geschlossen werden, daB, wenn die Strom-
geschwindigkeit {iber dem gewellten Boden der Fortpflanzungsgeschwin-
digkeit freier Wellen an der Oberfliche oder an der Grenzfliche ent-
spricht, die von der Bodenform erzwungenen Schwankungen an der Ober-
fliche bzw. an der Grenzfliche sehr groB werden, ja wesentlich groBer
werden kénnen, als der Amplitude des wellenférmigen Bodens entspricht.
Kleine Stérungen am Meeresboden sind so unter bestimmten Umstinden
von groBen wellenférmigen, stationdren Verlagerungen der Grenzfliche

Abb. 152. Wellenbildung an der Grenzfliche ungleich dichter Fliissigkeiten. Relative Bewegung
der Flussigkeiten gegeniiber dem dunklen Segment am Boden des Troges 7cm/sec nach rechts.

begleitet. Nach der Beziehung (4. 16) gibt es zwer solche Geschwindig-
keiten, bei denen dies eintritt; die eine ist sehr grof und kommt prak-
tisch nicht in Frage, die andere aber ist klein und liegt innerhalb des
Bereiches der beobachteten Stromgeschwindigkeiten im Meer. Im allge-
meinen ist die Linge der Bodenstérung groB gegeniiber der Meerestiefe;
dann sind mit geniigender Genauigkeit die kritischen Geschwindigkeiten
durch die Ausdriicke
N g i

¢, =Ygl +74) und ¢, = ],"'(I _ %>h+h’

gegeben. ¢, gibt immer groBe Werte, ¢, aber relativ kleine und gerade
bei diesen sind an der Gremzfliche die Schwankungen am groBten,
wiahrend sie an der Oberfliche praktisch verschwinden. Zum Beispiel
wird bei p—p'=1.1073, i'=50m und A=100m der Wert von c,
0,58 msec™, d.1i. eine Geschwindigkeit, die in der Natur leicht vor-
kommen kann.

(4. 17)

Solche Schwankungen an einer Grenzfliche bedingt durch Stérungen
in der Bodenform lassen sich auch experimentell im Laboratorium nach-
weisen ; die Versuche sind duBerst lehrreich. Abb. 15a gibt die Photo-
graphie eines solchen. Die relative Geschwindigkeit der geschichteten
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Fliissigkeit gegeniiber dem dunklen Segment am Boden des Troges war
7 cm sec” * von links nach rechts. Wéahrend an der Grenzflache (Dichte-
sprung 15.10 %) nach dem Hindernis am Boden eine kriftige Einsenkung
erfolgt, ist die Oberfliche vollig ungestért und eben. Mit Steigerung der
Geschwindigkeit stellen sich sogar innere Brandungserscheinungen
(Uberstiirzen der Welle, Abb. 15b) ein, ein Vorgang der deutlich ver-
folgt werden kann.

In der Natur liegt vielleicht der Fall hiufiger so, daBl die Strom-
geschwindigkeiten in den zwei Wasserarten verschieden grof3 sind oder
auch verschieden gerichtet sind. Auch diesen Fall kann man rechnerisch
verfolgen. Ist die Stromgeschwindigkeit in der oberen Wassermasse ¢/,
in der unteren ¢, dann lautet der der Beziehung (4. 16) entsprechende

Abb. 15b. Wellenbildung mit Brandungserscheinungen an der Grenzfliche ungleich dichter
Fliissigkeiten. Relative Bewegung der Fliissigkeiten gegeniiber dem dunklen Segment am Boden
8 cm/sec nach rechts.

Nenner im Ausdruck fiir die Amplitude der Schwankungen der Strom-
linien
N =c?c"? (ww’ + %—Cj

0 ¢?

2 e’y 8 _Q’gj.
)-(wc +w'c )x+<1 e)x2 (4. 18)

Bei Stromgeschwindikgeiten ¢ und ¢’, die N = 0 machen, werden
auch hier die Schwankungen der Grenzfliche theoretisch unendlich.
Wenn wieder die Linge der Bodenwelle grol gegen die Tiefe des Meeres
ist, dann reduziert sich diese Bedingung fiir grofle stationire Wellen an
der Sprungschichte mit geniigender Genauigkeit auf

Czhfz_i_crzhz:(l'_%')ghh'. (4. 19)

Werte der Stromgeschwindigkeit, die diese Gleichung angenihert
erfiillen, sind stets bei Bodenstérungen von bedeutenden Schwankungen
der Grenzfliche zwischen den zwei Strémen begleitet.

Ein treffliches Beispiel hierfiir sind die Verhiltnisse im Bosporus.
Abb. 16 gibt einen nach den Beobachtungen von A. MERZ von L. MOLLER*

* MOLLER, L.: MERz, A., Hydrographische Untersuchungen in Bosporus
und Dardanellen. Veroff. Inst. Meereskde zu Berlin 1928. Reihe A, H. 18.

4%
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bearbeiteten Langsschnitt durch diese Meerenge. Die Linien sind Iso-
pyknen und zeigen mit groBer Deutlichkeit das Vorhandensein einer
Sprungschichte zwischen dem Oberstrom, der die oberen Wassermassen
vom Schwarzen Meer gegen das Marmarameer mit einer Geschwindigkeit

zwischen I und 2 msec™* abfithrt, und dem Unterstrom, der in ent-
gegengesetzter Richtung von SW gegen NO gerichtet ist; seine Ge-
schwindigkeit liegt zwischen 0,5 und 1msec™". Die Bodenkonfiguration
lings der Meerenge ist sehr kompliziert und zeigt einerseits am Ausgang
in das Marmarameer, andererseits am Ausgang in das Schwarze Meer
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Stérungen in vertikaler Richtung bedeutender Art. Diese spiegeln sich
auch in der Anordnung der Isopyknen in der Nihe der Sprungschichte
wieder; einerseits ist an diesen Stellen der Sprung der Dichte zwischen
Ober- und Unterstrom nicht so gut ausgebildet, wie bei ruhigerem Ver-
lauf des Bodens, was auf stirkere Turbulenz an diesen Stellen hinweist,
andererseits schmiegen sich die Isopyknen deutlich der Bodenform an
und zeigen dadurch, daB3 die Stromlinien im Ober- und im Unterstrom
der Bodenform folgen.

Diese Schwankungen in der Lage der Grenzfliche sind wohl durch
die Stoérungen der Bodenform bedingt. Man erkennt, dal die Geschwin-
digkeiten die Gleichung (4. 19) nahezu erfiillen, so daB auch in theoreti-
scher Hinsicht mit grolen Schwankungen an der Grenzflache zu rechnen
ist. Denn bei den Stationen 56 und 51 ist g—¢’ etwa 15.1073 bei p = 1,028,
# =25m und k= 45m. Wihlt man den Beobachtungen gemifi
¢’ : ¢ = 2, dann ergibt die Gleichung (4. 19) als kritische Geschwindigkeit
der Oberstrémung 1,77 m sec™*, was der mittleren beobachteten Ge-
schwindigkeit entspricht. Auch die Geschwindigkeit der Unterstrémung
liegt mit 0,88 m sec™™ innerhalb der beobachteten Werte. Die Schwan-
kungen der Grenzflache sind somit ohne Zweifel durch die Bodenstérun-
gen hervorgerufen.

Genau wie am Meeresboden die Stromlinien in vertikaler Richtung
der Bodenform sich anschmiegen miissen, tun sie dies in horizontaler
Richtung in Kiistennidhe bei welligem Verlauf der Kiiste. Erst in gro-
Berer Entfernung von derselben werden sie sich unabhidngig von der-
selben entwickeln kénnen. Im allgemeinen folgen tatsichlich auch die
Stromlinien der Kiistenform namentlich bei geringerer Stromgeschwin-
digkeit, wie sie meistens vorhanden ist. Von gewissen Werten der
letzteren an, bei bestimmter Stromrichtung gegen den Kiistenverlauf
und entsprechender Begiinstigung durch die Kiistenform wird gemil
der Kontinuititsgleichung der Ersatz fiir das abstromende Wasser nicht
vom nachfolgenden Strom geliefert, sondern von der Seite oder von
unten herbeigeholt. Dies fiihrt zur Ausbildung von Kompensations-
strimen. In horizontaler Richtung sind es vor allem Standwirbel, die
dadurch entstehen und in der Néahe der Kiiste der Strémung ein ganz
anderes Geprige geben, als draulen in gréBerer Entfernung von dieser.
Solche Ersatzstréme kleinerer Ausdehnung fithren den Namen ,,Neer-
strome’* und finden sich namentlich dort, wo bei einer dem allgemeinen
Kiistenverlauf nahezu parallelen stiarkeren Strémung die Kiiste eine
Einbuchtung aufweist. Diese ist dann der Sitz einer riicklaufigen Gegen-
stromung (Neer). Ein Beispiel eines solchen Neerwirbels ist in Abb. 17
nach A. MERrz® gegeben; die Figur zeigt eine Skizze der Dardanellen-
engen zwischen Nagara und Tschanak; die Pfeile geben die in 50 m Tiefe

t MERrz, A.: Meereskunde, Wirtschaft und Staat. Meereskde, Bd. 14,
H. 157. Berlin 1925.
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gemessene Strémung an. Die starke, durch kraftige Pfeilschifte be-

zeichnete Hauptstrémung durcheilt strahlenformig in der Richtung vom

Agiischen zum Marmarameer die Weitung zwischen den beiden Engen,

wihrend in der Bucht zur Linken ein Standwirbel mit schwachem riick-

kehrenden Strom ausgebildet ist. Auch im Bosporus zeigen sich sowohl

im Ober- wie im Unterstrom solche Standwirbel in den Ausbuchtungen
der Meerenge .

Solche Standwirbel sind als stationdre Wirbel anzusehen. Es 148t sich

zeigen, daBl solche Wirbel hydrodynamisch durchaus méglich sind und

eine stationire Bewegungsform dar-

stellen. Fiir den zweidimensionalen

Fall gibt Abb. 18 eine mégliche Form

der Stromlinien innerhalb des Wir-

bels. Sie entspricht ganz den Verhilt-

nissen in Standwirbeln; es muBl aber

hervorgehoben werden, daB8 inner-

halb dieser hydrodynamischen Wir-

bel die Wassermenge stets dieselbe

bleibt und kein Ubertritt in die

Abb. 17. Dardanellenenge zwischen Abb. 18. Stationdrer Wirbel in einer halbkreisférmigen
Nagara und Tschanak. Unterstrom Bucht.
in som Tiefe mit Standwirbel. Die
punktierte Flache in der Enge hat
Schotterboden.
Hauptstrémung, wie man es hdufig in Standwirbeln in der Natur sieht,
erfolgt. Diese Ubertritte sind stets eine Folge von Pulsationen im
Hauptstrom; auf diese Weise wirkt dieser auf den Standwirbel ein und
reguliert dadurch seine Ausdehnung.
Auch im groBen sind Kompensationsstréme von Bedeutung. Bei der
Erklirung mancher Meeresstrémungen spielen sie eine groBe Rolle; wir

werden spiter darauf zuriickkommen.

* MERrz, A.: Die Strémungen von Bosporus und Dardanellen. Verh. d.
20. dtsch. Geogr. Tag. Juni 1921. Weitere Beispiele in der eingehenden Be-
arbeitung dieser Stréomungen von L. MOLLER; A. MErz, Hydrogr. Unter-
suchungen in Bosporus und Dardanellen. Ver6if. Inst. Meereskde zu Berlin
1928, Reihe A, Heft 18.
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V. Allgemeine Dynamik der Meeresstromungen.

1, Stationidre Strémungen in einem homogenen Meer ohne
Reibung.

Die allgemeine Bewegung der Wassermassen in einem homogenen
Meer (o = konst.) erfolgen, wenn man von einem Einflusse der Reibung
absieht, bei Beriicksichtigung der ablenkenden Kraft der Erdrotation
gemiB den Beziehungen (2. 4) und (2. 8) nach den Gleichungen

u . P dv _ _ . __op
g = 2wsinguv—a - 4= —2wsingu %5y
Diese Gleichungen kénnen als die Grundgleichungen fiir reibungslose
Meeresstrémungen angesehen werden. Im einfachsten Fall, daB die
Wassermassen in geraden Bahnen mit ZAomstanter Geschwindigkeit

(5-1)

Nordhalbhugel Siidhalbkuge!

Abb. 19. Kriftediagramm und Stromrichtung bei stationdren Strémungen in einem homogenen
Meer ohne Reibung.

€= ]/14’2_ + v strémen (stationire Stréme), verschwinden die Beschleuni-
gungen rechts und die Gleichungen nehmen die Form:

—zcusin(pv=—(xQ£ und zwsin(pu=-a% (52)

ox oy
an,

Diese Gleichungen besagen, dafl fiir jede Koordinatenrichtung die
ablenkende Kraft der Erdrotation gleich und entgegengesetzt der Gra-
dientkraft ist. Dies muB natiirlich auch fiir die totale Gradientkraft
gelten. Das totale Druckgefille ist, wenn # die Normale zu den isobaren

Flachen ist, B
r= V(5

. 0
zcusmq)c:i—a(—ﬁ’ (5-3)

und aus (5. 2) folgt
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Bei beschleunigungslosen Bewegungen halten sich Druckgradient pro
Masseneinheit und ablenkende Kraft der Erdrotation das Gleichgewicht.
Fir die Nord- und Stidhemisphire gilt in diesem Falle die in Abb. 19
gegebene Verteilung von Krifte und Strémung. Diese Figur kann nach
beliebiger Himmelsrichtung orientiert sein. In ihr sind die Geraden 7,
p+1, p+2, . ... Linien gleichen Druckes, Isobaren auf einer Niveau-
fliche. Die Strome folgen den Isobaren, so daf3 die Daystellung der isobaren
Linien auf der Niveaufliche sofort iiber die Richtung des Stromes ovientiert.

Die Gedringtheit der
Isobaren ist ein MaB fiir
die Stirke des Stromes;

Richtung und Starke der

Strémung sind somit

durch dasDruckfeld auf

einer Niveaufliche voll-
o« Standig gegeben.

An Stelle dieser Dar-
stellung durch Isobaren
auf einer Niveauflache
wirdin der dynamischen

dnhT  dph dphT dph2 dphs dnbt dmhs Ozeanographie zumeist
die Darstellung der dy-
namischen Topographie
einerisobaren Flichean-
gewandt. Esist vielleicht
angezeigt, sich {iber die
Lage der isobaren Fli-
chen im Raum und iiber
Qyn. Topographie von p+3 die Darstellungsmetho-
Abb..20. Zur Erklirung der dynamischen Topographie einer de durch die dynamiSChe
isobaren Fliche. Topographie einer iso-

baren Fliache an einem

schematischen Fall niher zu orientieren. In Abb. 204 stelle CD
eine Fliche gleichen Druckes, z.B. p-+5 dar; sie sei horizontal,
also zusammenfallend mit einer Niveaufliche; lings C D herrsche
somit kein Druckgefalle, also auch keine Bewegung. An ihre
Stelle kénnen wir uns auch den Meeresboden denken, und das Wasser
knapp dariiber wire sodann bewegungslos. Uber C lagere eine Wasser-
sdule leichteren Wassers (groBeres spezifisches Volumen), iiber D hin-
gegen eine solche schwereren Wassers (kleineres spezifisches Volumen).
Der Ubergang des spezifischen Volumens innerhalb der Wassermasse
zwischen C und D erfolge stetig. Dann stellen die ausgezogenen Linien
in Abb. 20 a die Isosteren dar und geben die Massenverteilung im Meere.
Da der Druck in einer Sdule leichteren Wassers langsamer mit der Héhe

Y
A
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abnimmt, als in einer solchen schwereren Wassers, werden die isobaren
Flachen im Meer eine Neigung von C gegen D aufweisen. Die freie Ober-
flache wird bei konstantem Atmosphérendruck mit einer isobaren Fliche
zusammenfallen, und bei stationidren Verhiltnissen wird iiber C das Meer
hoéher stehen miissen als tiber D. Das Druckgefille ist iiberall von C
gegen D gerichtet, und bei beschleunigungsloser Bewegung muf3 diesem
Gefille die ablenkende Kraft.der Erdrotation das Gleichgewicht halten.
Die Strémung wird deshalb auf der Nordhalbkugel von der Seitenebene
gegen den Leser gerichtet sein.

Da die dynamische Tiefe einer bestimmten Isobarenfliche stets von
der horizontal gedachten Meeresoberfliche aus gezihlt wird, wird sie an
der Station A4, die dem Punkte C entspricht, stets gréfer sein als an der
Station B, die dem Punkte D entspricht. Die relative dynamische Topo-
graphie einer bestimmten Isobarenfliche (siehe S.g) wird somit die
Form Abb. 20 b aufweisen. Die Isobarenfliche p+43 habe z. B. in C’ die
dynamische Tiefe von #25,00 dyn.m in D’ aber 724,75 dyn.m. Es ist
also auch hier ein Gefille von héheren Werten gegen niedrigere vor-
handen, und man gelangt auch bei dieser Darstellungsweise zur Regel:
Bei stationdrer retbungsloser Bewegung stromt das Wasser lings den dyna-
wmaschen Isobathen derart, daB, wenn man dem Strom dem Riicken kehrt,
auf der Novdhemisphdre links die niedrigen, rechis die hiheren dynamischen
Isobathen liegen. Die Gedrangtheit der Isobathen gibt zugleich Auskunit
iiber die Stdrke der Strémung.

Ein Beispiel fiir eine derartige Darstellung der dynamischen Topo-
graphie ist in Abb. 21 gegeben®. Sie zeigt die relative Topographie der
750 Dezibar Fliche im Gebiete siidlich der Neufundlandbank, wo der
Labradorstrom und der Golistrom in unmittelbare Nihe geraten. Das
Grenzgebiet zwischen beiden Strémen ist durch eine Rinne und ein
zentrales Gebiet geringer dynamischer Tiefe gekennzeichnet: stidlich
davon, dieses Gebiet zyklonisch umkreisend, der Golfstrom, nérdlich
davon lings der GroBen Bank vordringend der Labradorstrom, dem
Golfstrom in die Flanke fallend. Die dynamischen Isobathen, die hier
mit einem Pfeil versehen sind, kénnen bei stationirem Strom als Strom-
linien aufgefaBit werden, orientieren uns somit sofort iiber Richtung und
Starke der Strémung. .

Die hier abgeleiteten Gesetze gelten nur fir Gebiete, in denen die
ablenkende Kraft der Erdrotation wirksam ist, also fiir die ganze Erde,
mit Ausnahme eines kleinen Streifens auf beiden Seiten des Aquators.
Bei der Anwendung der gefundenen Ergebnisse ist darauf Riicksicht
zu nehmen.

Es ist vielleicht von Interesse, zu bemerken, dafl die allgemeinen

1 Nach Smith, Ep. H.: A practical method for determing ocean currents.
Coast Guard Bull. Nr. 14, Dec. 19235, Fig. 19, S. 309.
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Gleichungen (5. 1) eine Integration fiir den Fall gestatten, daBl durch
die Wasserbewegung die Druckverteilung nicht geindert wird. Dann
ist namlich die Druckkraft zeitlich konstant, und man kann ermitteln,
welche Geschwindigkeit Wasserteilchen unter Einwirkung einer Gradient-
kraft annehmen kénnen’. Wird die erste der Gleichungen mit #, die
zweite mit v multipliziert und beide addiert und bezeichnet man die
totale Geschwindigkeit wie oben mit ¢, sa ergibt sich

Idcz___a(ap op )

sar = lgx T gy

57 56 55 s4 53 52 57 S0 49 48 47 4F 45 4
4| . 3 '

it
43}
4z}
wrt

40

I I 1 i Il L 1 1 J L n
57 56 55 5% 55 sz 57 50 49 48 47 46 45 4y
Abb. 21. Dynamische Topographie der 7350 Dezibar Fliche siidlich der Neufundlandbank nach
den Beobachtungen vom 5. bis 7. Mai 1922 (nach E. H. SmiTHh).

Nun ist aber allgemein

op
dt 9t ox T Vay

oy’
so daB, wenn die Druckverteilung stationir ist (%P = 0), obige Glei-

+

I

chung in die Form ; dc* = —adp iibergeht. Wenn ein Wasserteilchen
langs einer Niveaufldche sich von einer Stelle, an der der Druck p, bis
zu einer Stelle, an der der Druck p, herrscht, bewegt, so dndert sich seine
Geschwindigkeit von ¢, auf ¢, ,und esist ¢’ =c? +2a(p, —p:).

Imhomogenen Wasserist der Druckunterschiedin einer beliebigen Tiefe
durch die Neigung der Wasseroberfliche gegeben, so daB, wenn { die Er-
hebung tiber dem ungestorten Meeresniveau im statischen Gleichgewichts-

zustand ist, po — p = £ ({,—¢,) wird und bei ;=0 ¢ =2g(C,—C).

1 Die entsprechenden Rechnungen fiir atmosphérische Verhiltnisse
stammen von M. MARGULES, Denkschr. Wien. Akad. Bd. 73, S. 338. 1901I.
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Die Geschwindigkeit, welche ein Wasserteilchen durch die Gradient-
kraft annimmt, ist dieselbe, als wenn es wie auf einer schiefen Ebene
ohne Reibung um den vertikalen Abstand {,—C, herabglitte’. Zu-
sammengehorige Werte sind in folgender Tabelle gegeben:

po— p1 in Zentibar: o01 ,02 ,05 ,10 ,50 1,00 1,50
{— & in cm: ol 02 05 1,0 50 100 15,0
¢: in cm sec—1: 14 20 31 44 98 139 312

Diese Zahlen lassen beurteilen, welche Geschwindigkeiten im Ozean
durch Druckgefille maximal hervorgerufen werden konnen; sie zeigen,
daB schon minimale Neigungen der Meeresoberfliche Meeresstrémungen
von einer Stidrke hervorrufen koénnen, wie sie tatsichlich vorkommen,
sie zeigen uns aber auch, daB die Genauigkeit der Tiefenmessung zu
gering ist, um solche Gefille festzustellen, daBl es also unméglich er-
scheint, die absolute Topographie der Meeresoberfliche aus Tiefen-
messungen allein abzuleiten (siehe S. g).

2. Einfluf der Anderung der Meerestiefe und der Kugelgestalt der
Erde auf stationidre reibungslose Strome im homogenen Meer.

Die bisherigen Uberlegungen gelten ganz allgemein. Nimmt man die
Kontinuititsgleichung hinzu, so koénnen verschiedene Einfliisse von
duBeren Begrenzungen des Meeres ndher untersucht werden. Die
fritheren abgeleiteten Gleichungen miissen sodann auf die ganze Wasser-
masse vom Meeresgrund bis zur Oberfliche bezogen werden. Dies 148t
sich bei homogenem Wasser in sehr einfacher Weise durchfiihren.

In diesem Falle ist das Druckgefille in einer beliebigen Tiefe durch
die Neigung der Meeresoberfliche allein festgelegt. Bedeutet wieder §
die vertikale Erhebung (positiv nach oben) iiber das ungestorte Meeres-
niveau im Zustand des statischen Gleichgewichts (z = 0) und z = % der
Meeresboden, so ist der Druck an einem beliebigen Punkt in der Tiefe z

* Obige Beziehung zwischen Druckgefalle und Geschwindigkeitsinde-
rung laBt sich auch ohne weiteres aus der BErRNoULLIschen Gleichung der
Hydrodynamik ableiten. Denn fiir stationire Bewegungen einer inkom-

pressibeln Fliissigkeit nimmt diese die Form ﬁ:——;cz + konst. an, was

direkt obiger Beziehung entspricht. Sie zeigt, dng bei stationirer Bewegung
entlang einer Stromlinie der Druck dort am gréBten ist, wo die Geschwindig-
keit am kleinsten ist, und umgekehrt. Dieser etwas paradoxe Satz wird ver-
stindlich, wenn man bedenkt, daB beim Ubergang von héherem auf niedrigeren
Druck ein Wasserteilchen eine Beschleunigung erfahren, also die Geschwin-
digkeit zunehmen mufl. Die Beziehung in der Form I (¢?—c¢?) =g(&—&)
besagt, daB die potentielle Energie eines Wasserteilchens rechts vollstandig
in eine entsprechende Zunahme der kinetischen Energie links tibergefiihrt
wird.
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durch p = go (2+ ) gegeben und die Gleichungen (5. 1) nehmen, wenn
man k=-—5__ setzt, die Form
2w S @ R
M=——kg§ und U:—i—kg—f; (5. 4)
an.

Im ganzen homogenen Meer bis zum Meeresboden hinab herrscht,
da in diesen Gleichungen z nicht vorkommt, dieselbe Stromgeschwindig-
keit (u,v). Fiir stationire Strémung ist aber noch die Kontinuitdts-
gleichung zu erfiillen. Nehmen wir diese in bezug auf die ganze Wasser-
sdule bis zum Meeresboden, so ist sie durch die Gleichung (4. 9) gegeben,
in der stationdren Verhiltnissen entsprechend { = zeitlich konstant zu
setzen ist. Man erkennt dann, dafl die Werte von # und v nach den
Gleichungen (5. 4) die Kontinuitidtsgleichung identisch erfiillen.

Bei konstanter Meerestiefe geben somit die Beziehungen (5. 4) die
Richtung und Stirke stationdrer Stréme in einem homogenen Meer; sie
unterliegen in ihrer Richtung in bezug auf die Tiefe keiner Beschrankung.
Sind Begrenzungen des Meeres (Kiisten), welche als vertikale Winde
gedacht sind, vorhanden, so erfordern die Grenzbedingungen, dafl die Er-
hebung { iiber dem ungestorten Niveau lings dieser Kiisten konstant ist.

Die Verhiltnisse indern sich, wenn die Meerestiefe verinderlich ist
(b Funktion von x und y). Die Gleichungen (5. 4) bleiben bestehen,
so dafl auch in diesem Fall die Stromlinien mit den Linien gleicher Er-
hebung iiber dem ungestorten Niveau des Meeres identisch sind. Die
Kontinuititsgleichung nimmt aber bei variabler Tiefe nach den Be-
ziehungen (4. 5) bis (4. 7) die Form

ot _ _(’ahu ahv>

an. Stationire Verhiltnisse ({ = zeitlich konstant) fiihren mit den
Gleichungen (5. 4) zur Bedingungsgleichung

oh o ok ol

oy ox oxay (5-9)

Thr mathematischer Inhalt ist, daB die Kurven gleicher Meerestiefe %

und die Kurven gleicher Erhebung { einander parallel verlaufen. Sta-
tiondre (reibungslose) Stréme sind in einem homogenen Meer bei variabler
Tiefe nur moglich, wenn die Topographie der M eeresoberfliche in rela-
tivem Mafistab mit jener des Meeresbodens zusammenfallt. Die statio-
niren Stréme miissen iiberall parallel den bathymetrischen Kurven
(Niveaulinien des Meeresbodens) verlaufen. Stromlinien, Linien gleicher
Tiefe und Linien gleicher Erhebung tiber das ungestdrte Meeresniveau
sind identisch. Die Stromstirke ist frei und hingt nur vom absoluten
Wert von ¢ ab. Sind Begrenzungen vorhanden, so ist fiir die Moglichkeit
stationdrer Stréme notwendig, daBl die Umgrenzung selbst eine bathy-
metrische Kurve ist, daB also lings derselben die Tiefe konstant ist.
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In dhnlicher Weise kann man auch untersuchen, unter welchen Be-
dingungen in einem die kugelformige Erde ganz oder teilweise bedek-
kenden Ozean stationire reibungslose Strome mdglich sind. Nach den
Bewegungsgleichungen (2. 10) sind dann die den Gleichungen (5. 4) ent-
sprechenden Formeln fiir die meridionale und zonale Komponente der
Geschwindigkeit

ko 9¢

=———7- und ko )
%——asin@al v~aa(-)' (5.7

Die Kontinuititsgleichung (2. 11) reduziert sich fiir variable Tiefe 4
und Berticksichtigung der Kleinheit von % gegeniiber a4 in #hnlicher
Weise wie frither auf die Form

0% _ 1 (ah sin Ou ahv)

9t— asm@\ 96 | an (5-8)
Stationire, reibungslose Bewegungen sind nur méglich, wenn

OhsecO 90  9hsecO gf
a0 36 510 (5-9)

ist.

Diese Bedingung enthilt den EinfluB variabler Tiefe und der Kugel-
gestalt der Erde auf stationire Stréme in einem homogenen Meer. Der
Gleichung (5. 9) kann auch diese Form gegeben werden:

ohos _ohot
0,00 00a

o¢
—htag@(ﬁ:o- (5. 10)

Die ersten zwei Glieder links sind identisch mit der Bedingungs-
gleichung fiir ebene Koordinaten, enthalten also nur den Einflufl der

verdnderlichen Tiefe; der Ausdruck % tag Og—i enthilt dann den Ein-

fluBl der Kugelgestalt der Erde; er ist am gréBten in 4quatorialen Breiten
(O nahe an 9o°), am kleinsten in hohen Breiten (© nahe an 0°). Einige
spezielle Fille sind von Interesse:

1. Wenn % konstant ist (konstante Meerestiefe), ist (5. 10) identisch
erfiillt, wenn %i: o ist. Essind nur Strémungen ldngs der Breitenkreise
(2omale Strime) moglich.

2. Die Tiefe ist eine Funktion von @ allein; sie hingt nur von der

oh

geographischen Breite ab. Esist a7 =0 in der Tiefenverteilung herrscht

Symmetrie zum Pol. Dann mufl nach (5.10) entweder %ﬁ:o oder

ih—{—htag 0 =o0 sein. Die erste Gleichung fithrt zum fritheren Fall

90
zonaler Strome; die zweite hat eine Losung # = H cos @, wenn H die
Meerestiefe am Pol (@ =00) ist. In diesem Fall sind % und %i voll-

stindig frei, also auch ¢ selbst. Bei diesem Bodengefille (am Pol Tiefe H,
allmihlich abnehmend auf Null am Aquator) sind stationire, reibungs-
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lose Strémungen aller Richtungen im Ozean moglich. Es verhilt sich
demnach in diesem Fall auf der gekriimmten Erde genau so, wie in einem
Meere konstanter Tiefe. Der EinfluB der Anderung der Tiefe und der
EinfluBl der Kugelgestalt der Erde heben sich gerade gegenseitig auf:
In hoheren Breiten vermégen geringe Anderungen in der Tiefe den Ein-
fluB der Kriimmung der Erde aufzuheben; er ist deshalb hier gering.
Am stirksten duBert sich dieser in niedrigen Breiten, wo nur zonale
Strémungen moglich sind. Die Tiefenverteilung H cos @ enthilt fiir jede
Breite das kritische Bodengefille, bei dem der EinfluB der Kugelgestalt
aufgehoben wird. Dieses Gefille in meridionaler Richtung 148t sich auch
sehr einfach aus % tag @ : a berechnen. Folgende Tabelle gibt fiir Tiefen
von 5000 und 3000 m einige Werte desselben fiir verschiedene Breiten.

Poldistanz | Geogr. Breite | Kritisches Bodengefille
o ® h=so0om ! h=3000m
209 700 1:3500 1:5810
30° 60° 1:21Q90 1:3670
40° 50° 1:1520 | 1:2540
50° 40° 1:1070 ; 1:1780
60° 300 I: 735 I:1220
70° 20° I1: 464 1: 773
8o¢ 10° I: 224 | 1: 373

Zu denselben Werten des kritischen Bodengefilles ist V. W. EkMaN"
auf ganz anderem Wege gelangt, als er, wie spater dargelegt wird, die
Horizontalzirkulation winderzeugter Meeresstrémungen unter den Einflul
der Reibung auf der gekriimmten Erde und bei veranderlicher Tiefe
untersuchte. Man kann diese Werte mit den Werten des tatsdchlichen
Bodengefilles vergleichen. Ein Bodengefille von 1 :200 kann {ber
ausgedehnte Gebiete des Meeres, vom Steilabfall der Kontinente abge-
sehen, als Maximum angesehen werden. I : 400 ist schon ein ziemlich
groBer Wert, wenn er auch im Atlantischen Ozean haufiger vorkommt.
Man erkennt mit EXMAN aus obiger Tabelle, daB bis 3° oder 4° Breite —
in Meeresgebieten mit m#Bigen Béschungswinkeln noch weiter vom
Aquator ab — das Bodenrelief fiir die Stromrichtung von geringer Be-
deutung ist im Verhiltnis zu der Neigung der stationdren Stréme sich
zonal zu bewegen. In 10—20° Breite ist diese Neigung mit dem EinfluB}
der Bodenkonfiguration im allgemeinen als gleichwertig anzusehen. In
hoheren Breiten (ab 40°) wird aber neben dem Einfluf ganz schwacher
Bodengefille die Neigung zu zonalen Bewegungen von untergeordneter
Bedeutung. Stationire, reibungslose Stréme bevorzugen in niedrigen
Breiten zonale Bewegungen, in héheren Breiten neigen sie mehr, den
Niveaulinien des Meeresboden zu folgen.

1 EkmaN, V. W.: Ark. f. Math. Astr. o. Fys. Bd. 17, Nr. 26. 1923, S. 41.
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3. Oszillierende Strémungen im stationidren Zustand.

Wenn Wassermassen in breiten Ridumen strémen und im wesent-
lichen in ihren Grenzen nicht beeinflufit sind, zeigt es sich in der Regel,
dal} die Strémungen nicht den kiirzesten Weg nehmen, sondern meistens
in wellenférmigen Bewegungen, Oszillationen, vor sich gehen. Die gerade,
einfache Strémung erscheint iiberlagert von einer Welle; das Stromfeld
hat dann eine Form, die den Abb. 8 g—*% entspricht. Besonders be-
giinstigt wird die Ausbildung solcher Wellenformen an der Grenzfliche
verschiedenartiger Wassermassen. Solche Wellenbildungen in vertikaler
Richtung, bedingt durch Stérungen im Bodenrelief, sind friiher be-
sprochen worden. Aber auch in horizontaler Richtung scheinen Wellen-
formen auBerordentlich leicht sich zu bilden. Sie entstehen durch Wir-
kung der Zentrifugalkraft. Hat sich an irgendeiner Stelle der Grenz-
fliche eine kleine Ausbiegung aus der geraden Stromrichtung gebildet,
dann wird durch die Zentrifugalkraft das Wasser immer mehr nach
auflen gedringt; in den Einbuchtungen solcher Wellen bilden sich dann
haufig auch Wirbel verschiedener Ausdehnung. Ein schénes Beispiel
hierfiir sind die Wellen- und Wirbelbildungen an der Grenze zwischen
Agulhasstrom und Westwindtrift siidlich Afrikas in Abb. q.

Die Stromung einer Fliissigkeit, verbunden mit Oszillationen, als
zweidimensionales Problem behandelt, hat F. M. EXNER® niher unter-
sucht. In den allgemeinen Bewegungsgleichungen (5. 1) wird, da sta-
tiondre Verhiltnisse vorausgesetzt werden, %=%: 0. AulBerdem
tritt die Kontinuitatsgleichung in der Form %-{-g—;: o hinzu, da die

Oberfliche stets als eben angesehen wird. Eine genaue Losung 148t sich
nur fiir den Fall der nicht rotierenden Wassermasse geben (Vernach-
lassigung der ablenkenden Kraft der Erdrotation). Da zeigt sich, daB
die Stromlinien nur fiir den Fall geradlinig verlaufen, als im Anfangs-
stadium keine Querbewegungen zur allgemeinen Strémung vorhanden sind.
Bei jeder anderen Anfangsbedingung erhdlt man oszillatorische Be-
wegungen in der Wassermasse. Es scheint deshalb die geradlinige Stré-
mung ein spezieller, nicht sehr wahrscheinlicher Fall zu sein. Der stabilere
und wahrscheinlichere Bewegungszustand einer strémenden Wassermasse
ist das Pendeln um eine mittlere Bewegungsrichtung. Dies scheint nach
den neueren Bearbeitungen der Stromversetzungen auch bei den Meeres-
strémungen tatsichlich der Fall zu sein.

EXNER hat auch das Problem mit Berticksichtigung der ablenkenden
Kraft der Erdrotation unter vereinfachenden Annahmen behandelt. Er
konnte zeigen, dafl im wesentlichen die frither besprochenen Ergebnisse

1 ExNER, F. M.: Uber oszillierende Stromungen in Wasser und Luft.
Ann. Hydr. u. mar. Meteor. 1919, S. 155.
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bestehen bleiben. Die Linge der wellenférmigen Pendelungen der Strom-
linien um die mittlere Linie hingen von den manigfachsten Verhiltnissen
ab; Reibung wird sie verkleinern; aber sie werden sich stets durch ge-
ringe UnregelmiBigkeiten in der Stromung neu bilden kénnen.

4. Allgemeine Betrachtungen iiber die Wirkung der Reibung bei
Meeresstrémungen.

Reibungseinfliisse kénnen sich in den Meeresstromungen einerseits
durch Strémen des Wassers iiber festen Boden (dulere Grenzflichen-
reibung), andererseits durch innere Reibung geltend machen. Die natiir-
lichste Annahme, die in bezug auf die erste Art der Hemmung, der Meeres-
stromungen unterliegen, ist, daBl das Gleiten der Wassermassen iiber der
festen Unterlage einen tangential wirkenden Widerstand hervorruft, den
man proportional der Relativgeschwindigkeit setzen kann. In diesem
Fall ist beim Ubergang vom Boden zum strémenden Wasser ein Sprung
in der Geschwindigkeit vorhanden; im allgemeinen kann dieser aber als
klein angesehen werden. Das Verhiltnis zwischen der tangentialen Kraft
und der Relativgeschwindigkeit wird Koeffizient der gleitenden Reibung
genannt.

Der Mechanismus, durch den eine Dissipation der Energie einer
Meeresstromung durch Grenzflichenreibung am Boden erfolgt, diirfte
nicht wesentlich von jenem verschieden sein, durch den die Stromungs-
energie eines Flusses durch Reibung an den Wianden seines Bettes ver-
mindert wird. Im letzteren Falle setzen die Hydrauliker die Reibungs-
kraft pro Quadratzentimeter proportional der Dichte der Fliissigkeit
und dem Quadrate der Geschwindigkeit, wahrend der Proportionalitéts-
faktor % konstant und nur abhingig von der Natur des Bodens ist.
Zahlreiche empirische Formeln geben die Abhingigkeit dieser Grenz-
flichenreibung von den Dimensionen des Bettes und seiner Neigung, und
G. J. TavLoR” hat versucht diese Verhiltnisse an natiirlichen Gerinnen
auf die Verhiltnisse der Meeresstromungen auf Schelfgebieten zu {iber-
tragen. Die GroBenordnung der Konstanten % ergibt sich hierbei fiir
Tiefen von etwa 50—100 m zu 0,002. Fiir Uberschlagsrechnungen ge-
niigen die rohen Annahmen vollig.

Was die innere Reibung betrifft, so handelt es sich hier um jene Rei-
bung, die eine Wasserschicht durch Einwirkung der unmittelbar dar-
iiber und darunter liegenden Wassermassen erfihrt. Der Einfluf des
festen Bodens tritt bei dieser Betrachtung dadurch in Erscheinung, da8,
da Gleitung nicht vorhanden sein soll, die dem Boden unmittelbar auf-
liegenden Wasserschichten durch diesen in Ruhe gehalten werden. Die
innere Reibung bedingt in den bewegten Wassermassen immer einen
Ausgleich der Bewegungen, indem jede Wasserschicht ihre Bewegung

1 TAYLOR, G. J.: Tidal friction in the Irish sea. Philos. Trans. roy. Soc.
London (A), Bd. 220. 1919.
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auf die andere zu iibertragen trachtet. Solange dieser Ausgleich der Ge-
schwindigkeiten durch bloBen Austausch der einzelnen Molekiile vor
sich geht, ist es die snnere molekulare Reibung, die den physikalischen
Zshigkeitskoeffizienten festlegt. Wird der Ausgleich aber durch gréBere
Wassermassen bei der ungeordneten, turbulenten Bewegung in Form
kleiner und gréSerer Wirbel und Querstromungen besorgt, dann spricht
man von virtueller innerer Reibung (Turbulenzreibung). Es ist einleuch-
tend, daB die letztere Art von innerer Reibung viel wirksamer ist als die
molekulare Reibung, der fiir die Dynamik der Meeresstrémungen fast
keine Bedeutung zukommt. Zum spiteren Vergleich mit dem Koeffizien-
ten der virtuellen Reibung sei hier erwihnt, daB der molekulare Rei-
bungskoeffizient fiir reines Wasser bei 0° C 0,0178 cm™" gsec™* betrigt.
Er nimmt rasch ab, wenn die Temperatur zunimmt; bei 17°C ist er
0,0109. Nach E. RuppiN und O. KRUMMEL' ist er fiir Meerwasser von

a b c
Abb. 22, Die drei Haupttypen der Geschwindigkeitsdiagramme.

35°00 Salzgehalt um etwa 5% groBer; sein Verhalten gegeniiber Tem-
peraturanderungen bleibt gleich.

Da im allgemeinen nur horizontale Bewegungen betrachtet werden,
wird sich die Reibung auf die beim horizontalen Ubereinanderstrémen
von Wassermassen beschrinken. Bei gegebenem Geschwindigkeitsdia-
gramm einer Strémung 148t sich sogleich angeben, in welcher Richtung
die Reibungskraft in jeder Schicht wirkt., Die drei allgemeinsten Arten
solcher Geschwindigkeitsdiagramme sind in Abb. 22 gegeben®. In a ist
die Geschwindigkeit des mittleren Stromfadens a das Mittel der Geschwin-
digkeiten der anschliefenden unteren und oberen Wassermassen ; der be-
schleunigende Einflul der oberen Schicht ist gleich dem verzégernden
der unteren, und der Reibungseinflul verschwindet bei einer derartigen
Verteilung der Stromgeschwindigkeiten. Gerade diese Art von Strom-
diagrammen ist typisch fiir die groBen Strémungen der Meere. Im Falleb
ist die Geschwindigkeit der mittleren Schichten gréBer als die der an-
liegenden. Letztere wirken deshalb durch die innere Reibung verziégernd
auf die mittleren Stromfiden ein. Im Falle ¢ hingegen trachten die

t Wiss. Untersuch. d. Kieler Komm. Bd. 9, S.29. 1905. Siehe auch
KrtmMEL: Handb. d. Ozeanographie, 2. Aufl. Bd. 1, S. 282.

2 Siehe SanpsTROM, W. J.: The hydrodynamics of Canadian Atlantic
waters. Canad. Fish. Exp. 1914/15, S. 253.

Defant, Ozeanographie. 5
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angrenzenden Wasserschichten groferer Geschwindigkeit die innere,
weniger bewegte Wassermasse mitzuziehen; die Reibung beschleunigt
die Geschwindigkeit von a. Es 148t sich leicht zeigen, daBl, wenn die
Wasserteilchen einer Strémung durch eine konmstante innere Reibungs-
kraft in ihrer Bewegung verzogert werden, das Geschwindigkeitsdia-
gramm die Form einer Parabel annimmt.

Es ist vielleicht angezeigt, die Fille b und ¢ stationidrer Strémungen
auch durch ein entsprechendes Kraftediagramm in einer Niveaufliche
bzw. lings einer isobaren Fliche zu veranschaulichen. Bei reibungsloser,
stationdrer Stromung halt die Gradientkraft der ablenkenden Kraft der

8 Erdrotation das Gleichgewicht. Bei

Reibung tritt zu diesen zwei Kriften
I AR I oS
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Abb. 23. Kriftediagramm und Stromrichtung: B bei verzégerndem, C bei beschleunigendem
EinfluB der Reibung.

noch die Reibungskraft hinzu. Die Krifteverteilung fiir die Falle B
und C steht fiir die Nordhemisphire in Abb. 23. Nun ist die Strom-
richtung gegen die Richtung der Isobaren bzw. der dynamischen Iso-
bathen um den Winkel a geneigt: in B in der Drehrichtung cum sole;
in C in der Richtung contra solem. Aus diesen Darstellungen folgt so-
gleich, daB die Reibungskraft R =z2wsin g ¢ taga ist. Fiir reibungslose
Strémungen ist @ = o und R verschwindet. Die Richtung der Rei-
bungskraft ist in obigen Darstellungen gerade entgegengesetzt der Strom-
richtung angenommen; ob dies stets zutrifft, kann nicht bestimmt be-
hauptet werden; denn leider sind keine geniigende Beobachtungen
vorhanden, um die GréBe und die Schwankungen des Ablenkungswinkels a
unter verschiedenen Stromverhiltnissen zu untersuchen. Zu diesem
Zwecke wire die genaue Kenntnis des Stromfeldes und des Massenfeldes
in speziellen Fallen notwendig. Die Wirkung der Reibungskraft scheint
aber 2—5 cmsec™* (etwa 0,05—0,07 Knoten) nicht zu iibersteigen.
Ist die Strémung nicht beschleunigungslos, soliaft sich zeigen, daf3die
Reibung danach strebt, die Geschwindigkeit zeitlich zu verringern.
Nimmt man die Reibungskraft proportional der Geschwindigkeit an —
diese Annahme ist mehr als ein mathematischer Notbehelf anzu-
sehen und entspricht nur angenihert der Wirklichkeit — und setzt sie
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gleich — kc, so kommt auf die linke Seite der allgemeinen Bewegungs-
gleichungen (5. 1) zur ersten +ku, zur zweiten —+ kv hinzu. Multipliziert
man die erste Gleichung sodann mit #, die zweite mit » und addiert sie,
so wird, stationire Verhiltnisse vorausgesetzt, analog den Uberlegungen
auf S. 58

L dc? . gg
sgp ThO=—agy
Bewegt sich ein Wasserteilchen lings einer Isobare, so ist %’: 0 und

c=c e "2,

Die Geschwindigkeit nimmtin der Wassermasse, auf die die ablenkende
Kraft der Erdrotation und die Reibung wirken, allmihlich ab, bis sie
vollig aufgezehrt ist. Da & von der GréBenordnung 10~ bis 1077 sec™
ist, wird ¢*?= o.1 fiir ¢ rund 2"/,—25 Tage. Die Abnahme der Bewe-
gung erfolgt demnach relativ langsam.

5. Stationidre Strome im homogenen Meer bei Reibung und
Einwirkung dufierer Krifte,

Als dullere Kriifte, die stromerzeugend wirken, sind, abgesehen von
den fluterzeugenden Kriften, die Luftstrémungen und die 6rtlichen und
zeitlichen Anderungen des Luftdruckes an der Oberfliche des Meeres
genannt worden. Es ist darauf hingewiesen worden, dafl durch die
Winde einerseits reine Triftstrome hervorgerufen werden, andererseits
aber auch durch Stauung der Wassermassen an den Grenzen der Meere
zu Gradientstromungen Veranlassung geben wird. Letztere sind auch
eine Folge der Luftdruckdnderungen an der Oberfliche der Meere, wes-
halb man ihre Wirkung unter den Gradientstrémungen einreihen kann.
Um die Wirkung der Luftstrémungen auf die Wassermassen der Meere
hervortreten zu lassen, ist es angezeigt, von inneren Kréiften zunichst
ganzlich abzusehen, die Wassermassen als komogen und inkompressibel
zu betrachten. Dadurch vereinfacht sich das Problem in rechnerischer
Beziehung wesentlich. Die im folgenden gegebenen Entwicklungen
stammen fast ausschlieBlich von V. W. EXRMANT, der zuerst in strenger
Weise den EinfluB der ablenkenden Kraft der Erdrotation und der Rei-
bung auf die Meeresstrémungen beriicksichtigt hat. Da im Ausdruck fiir
die ablenkende Kraft der Erdrotation sin ¢ vorkommt, gelten sie nicht
fiir Verhiltnisse in sehr niedrigen Breiten und am Aquator, da unter den
gegebenen Umstinden hier stationire Strémungen iiberhaupt nicht
moglich sind.

1 ExkMaN, V. W.: On the influence of the earth rotation on ocean cur-
rents. Ark. f. Math. Astr. o. Fys. Bd. 2, Nr. 11. 1907. Beitrige zur Theorie
der Meeresstrémungen. Ann. Hydr. u. mar. Meteor. 1906, S. 423ff. Dyna-
mische Gesetze der Meeresstromungen ; Vortrige aus dem Gebiete der Hydro-
und Aerodynamik. Herausgeg. v. TH. v. KARMAN und LEevi-Civita. Inns-
bruck 1922.

5*
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a) Reine Triftstrome.

Eine Luftstromung vermag in zweifacher Weise das Meerwasser,
iiber das sie streicht, in Bewegung zu setzen: Erstens durch Reibung,
durch welche die Oberfliche einem Tangentialdruck in der Windrichtung
ausgesetzt wird, und zweitens durch den Winddruck, der auf die Wellen-
kimme ausgeiibt wird. Da beide Einwirkungen im allgemeinen in dersel-
ben Richtung gehen, kann man sie zu einer einzigen Kraft zusammen-
fassen. Es ist zu untersuchen, welche Bewegungen sich in einem homo-
genen Meer unter Einwirkung einer solchen komstanien Kraft stationir
einstellen. Wenn keine inneren Krifte vorhanden sind und die Oberfliche

als eben angesehen wird, gibt es kein Druckgefille im Meer und ai

und gﬁ verschwinden. Eine Vorbedingung fiir die stets ebene Ober-

fliche ist, dal das Meer unendlich ausgedehnt sei; denn sonst kann es zu
Stauungen und dadurch zu besonderen Strémungen kommen. Die auf
solche Art sich einstellenden Strémungen nennt man reine Triftstrome.
Die Grundgleichungen dafiir sind bei Berticksichtigung der Reibung die

Gleichungen (2. 4), in denen stationiren Verhiltnissen gemaf % =
%= ound fir X =20 singvundY = —2w sing # zu setzen ist. Der
Reibungskoeffizient p wird als konstant angencmmen. Dies besagt, daf3
die innere Reibung den Gleitgeschwindigkeiten benachbarter Wasser-
schichten proportional gesetzt wird. Die Gleichungen nehmen dann die
Form:

u Qv

+2cu51n(pv-—o und —g—;———zwsm(pu—o (5.11)

In vertikaler Richtung herrscht statisches Gleichgewicht. Setzt man

9 0z

7T ]/ ;Biglh‘; =D y (5. 12)
so wird die allgemeine Lésung der Gleichungen (5. 11)

u=C,e +5% cos(%z—{—c][)—i— Cze"iiz cos(%z+02) ‘
. , ' (5-13)
v= CIe»+EZsin (%z—{—cl)—— Cze_ﬁ sm( Z+c, ) |
C. und C,, ¢, und ¢, sind freie Konstante zur Erfiillung der Grenz-
bedingungen. Nimmt man an, daBl der Tangentialdruck des Windes T
in der Richtung der 4y-Achse (Windrichtung) wirkt, und daBl an der
Oberfliache die Geschwindigkeit der Meeresstrémung V, ist, dann lautet
die Losung fiir unendliche Tiefe des Meeres
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U= Voewﬁz cos(45°—~ %z) und
' ' (5. 14)

— DZ 1 o T \
v="V,e sm<45 —-52).

Sie zeigt, daB die Richtung der stationiren Triftstromung an der

Oberfliche des Meeres (2 = 0) um 45° cum sole von der Windrichtung
liegt; dieser Winkel nimmt mit wachsender Tiefe zu, wihrend gleich-
zeitig die Geschwindigkeit der Strémung rasch abnimmt. In der Tiefe D
hat die Stromrichtung sich um 180¢ cum sole gedreht und die Geschwin-
digkeit ist dort auf 7" =/,; des Oberflichenwertes gesunken. Da ein
Zwanzigstel der Oberflichenge-
schwindigkeit im allgemeinen
eine zu vernachlissigende Grofe
ist, kann die Tiefe D als ein,
wenn auch etwas willkiirliches
MaB fiir die Tiefe des Trift-
stromes genommen werden.
Die GroBe D, die von der Tiefe
des Meeres unabhingig und
nur von dem Reibungskoeffi-
zienten und der Breite ¢ ab-
hingig ist und die Dimension
einer Linge Dbesitzt, nennt
ExMaAN die Resbungstiefe. Sie
spielt in der Theorie der Meeres-
stromungen eine fundamentale
Rolle.

Die Beziehung zwischen u _ o )
und D kann dazu benutzt wer- A% 5+ e Stemvering in snem seinn
den, um aus der Reibungstiefe
den Reibungskoeffizienten u zu berechnen. Insofern kann D auch
als ein Maf3 der inneren Reibung angesehen werden. Denn man kann
ohne weiteres schliefen, daB bei Beeinflussung einer horizontalen
Wasserschicht durch Reibung von einer benachbarten aus die GroBe D
die Tiefe ausdriickt, bis zu der die Wirkung der Reibung im betricht-
lichen und mefbaren Grade in die erstere Schicht eindringt. In auf-
fallender Weise enthilt die Beziehung (5. 12) nicht T, d.b. die Trift-
stromtiefe wire unabhingig von der Windstéarke, die den Strom erzeugt
und gegen die Reibung unterhilt. Da dies paradox erscheint, sei darauf
aufmerksam gemacht, daf diese Unabhingigkeit nur eine scheinbare ist.
Denn mit der Windstarke wichst, wie wir spiter héren werden, der
Reibungskoeffizient 4 und damit auch D.

Die Bewegung, die durch die Gleichungen (5. 14) gegeben ist, ist in
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Abb. 24 veranschaulicht. Die an dem Stative befestigten Pfeile, die auch
auf die FuBlplatte projiziert sind, stellen die Stromgeschwindigkeit an der
Oberfliche sowie in den Tiefenhorizonten von 0,1 D, 0,2 D usw. dar; der
befiederte Pfeil an der Spitze des Stativs gibt die Richtung des die Strs-

mung erzeugenden Windes an.
Die Theorie ergibt ferner, daB die Oberflichengeschwindigkeit ¥, mit
dem vom Winde ausgeiibten Tangentialdruck 7T in der Beziehung
aT
° =Dgl/;wsin¢

(5-15)

steht ; die erzwungene Oberflichengeschwindigkeit ist demnach dem Tan-
gentialdruck T des Windes direkt und der Reibungstiefe D verkehrt
proportional.

Von Interesse ist ferner die Ermittlung der mittleren Strommenge und
ihrer Richtung (sieheS. 42). Bei unendlicher Tiefe sind die Integrale bis
ins Unendliche zu erstrecken, aber nach den obigen Darlegungen tragen
die Glieder unterhalb der Tiefe D nur unbedeutend bei. Beibeliebig orien-
tiertem Koordinatensystem gegeniiber der Windrichtung erhilt man:

(5. 16)

S'=c¢cT uwnd S =—¢T wenn ¢ = .
?
X ¥ ¥ X 2w S @

gesetzt wird.

Die Strommenge eines reinen Triftstromes ist nur abhingig vom
Winddruck T und ginzlich unabhingig, in welcher Art die innere Rei-
bung im Wasser wirkt. Sie steht senkrecht cum sole auf die Richtung des
erzeugenden Windes. '

Die gefundenen Beziehungen eines reinen Triftstromes beruhen auf
einigen Annahmen, die einer Uberpriifung bediirfen.

1. Es wurde angenommen, dafl der Reibungskoeffizient u eine Ko-
stante ist, was wohl kaum der Fall ist. EkKMAN hat nachweisen koénnen,
daB diese Ungenauigkeit die gefundenen Ergebnisse nicht wesentlich be-
einfluBt; eine exakte Losung fiir den Fall, daB3 die Reibung dem Quadrat
der Gleitgeschwindigkeit proportional ist, weicht von der oben gegebenen
nur unwesentlich ab. Der Ablenkungswinkel des Oberflichenstromes von
der Windrichtung ist nun 49,1° statt 45°, und jede Bewegung verschwin-
det in der endlichen Tiefe von 1,25 D, wihrend sie friiher theoretisch, iiber
D aber fast unmerklich, bis ins Unendliche reicht. Die Strommenge und
ihre Richtung bleiben ungedndert, sind somit von der einen oder anderen
Reibungsannahme unabhingig.

Die Annahmen einer Reibungskraft proportional dem Quadrate der
Gleitgeschwindigkeit der Schichten verlangt einen gegen die Oberfliche
zu wachsenden Wert von u. Dies entspricht nicht ganz den tatsichlichen
Verhiltnissen in der Wirklichkeit; denn im allgemeinen nimmt g in der
Nahe der Begrenzungsfliche der Fliissigkeit an Gro8e ab. D. BRUNT und
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H. SoLBERG™ haben deshalb versucht die Gesetze eines reinen Trift-
stromes fiir den Fall zu finden, daB der Reibungskoeffizient mit der Ent-
fernung von der Oberfliche zunimmt. Entsprechende Lésungen konnten
nur unter vereinfachenden Annahmen gefunden werden; SOLBERG gibt
eine genaue Losung fiir die Annahme x4 = a(z4-0)2, worin ¢ und b Kon-
stante sind. Der Ablenkungswinkel zwischen Wind und Trift an der
Oberfliche liegt nun zwischen 0° und 45° und nimmt mit Zunahme der
Konstante a ab.

2. Die Meerestiefe wurde als unendlich vorausgesetzt. EXMAN hat
auch Loésungen fiir endliche Tiefen gegeben; es bleiben dann in (5. 13)
auch die e-Potenzen mit
positiven Exponenten be-
stehen. Ein wesentlicher "
Unterschied gegen den Fall
unendlicher Meerestiefe tritt
erst auf, wenn die Meeres-
tiefe kleiner alsdie Reibungs-
tiefe ist. Abb. 25 gibt die
Geschwindigkeitsverteilung
in Vektordarstellung {fiir
reine Windtriftstrémungen
bei Meerestiefen von d =
0,1 D, 0,25 D, 0,5 D und
1,25 D. Die zehn Punkte
auf jeder Kurve stellen die
Endpunkte der Geschwindig-
keitsvektoren fiir Tiefen von
0,0d, 0,1d, 0,2d usw. bis
0,9d. Die gestrichelte Kurve
bei 1,25 D gilt fiir d == 2,5 D,
wiahrend der andere Teil mit
der fiir 1,25 D zusammenfillt.
Diese Kurve weicht von der fiir unendliche Tiefe praktisch nicht mehr
ab. Bei kleinen Meerestiefen ist die Stromrichtung beinahe so, wie wenn
keine Erdrotation vorhanden wire, d. h. der Strom hat nahezu dieselbe
Richtung wie der Wind. Mit steigender Meerestiefe wird der Ablenkungs-
winkel groBer und weicht dann relativ wenig von 45° ab.

3. Eine dritte Annahme war, da8 ein stationirer Bewegungszustand
schon erreicht ist. Diese Annahme diirfte bei bestéindigen Meeresstro-
mungen im allgemeinen als erfiillt anzusehen sein. Es ist aber von Inter-
esse, zu wissen, mit welcher Geschwindigkeit ein reiner Triftstrom sich bei

I4

d=0250

Abb. 25. Windtriftstrémungen bei Meerestiefen o kleiner
oder nahezu gleich der Reibungstiefe D.

1 Quart. J. roy. Soc. 1920, S. 183 und Forh. 57. Skand. Naturf. Géteborg
1923 (1924).
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plotzlich einsetzendem Wind aus der Ruhe heraus entwickelt. Eine
Losung dieses Falles hat in der EkmMaNschen Arbeit J. FREDHOLM * gegeben.
Die Luftstrémung setzt plétzlich mit bestimmter Starke und Richtung
ein und bleibt dann konstant. Dann wird in jeder Tiefe eine Strémung
erzeugt, die natiirlich nicht sofort Gré8e und Richtung des stationiren
Stromes an dieser Stelle annimmt, sondern um diesen schlieBlichen End-
zustand pendelt. Die Spitze der Geschwindigkeitsvektoren beschreiben
bei der Vektordarstellung der Geschwindigkeit in jeder Tiefe eine Spiral-
linie cum sole, die vom Nullpunkt ausgeht; jede Windung der Spirale
wird in 12 Pendelstunden zuriickgelegt. Der Ausschlag der Schwingung
wird der Spirale gemaB kleiner und kleiner, bis der Geschwindigkeits-
vektor schlieBlich von dem stationdren Zustand praktisch nicht mehr
abweicht. Diese quasiperiodischen Schwingungen sind an der Oberfliche
am grofiten und nehmen mit der Tiefe ab, aber was bedeutsam ist, die
Abweichungen von der Mittellage (stationirer Fall) erfolgen in allen
Tiefen fiir die gleiche Zeit in gleicher Richtung. Sie besitzen ein gewisses
Interesse, als ihre Periode in hohen Breiten jener der halbtigigen Ge-
zeiten dhnlich ist (in 740 Br. ist sie dieser gleich, in hoheren kiirzer, in
niedrigen linger).

4. Inwieweit eine Schichtung des Wassers auf die Ausbildung von
reinen Triftstrémen von EinfluB ist, hat DEFANT? kiirzlich untersucht.
Es 148t sich zeigen, daB in horizontal geschichtetem Wasser bei der tat-
sichlich im Meer vorkommenden Zunahme der Dichte mit der Tiefe der
stationdre Triftstrom von dem bei homogenem Wasser auftretenden so-
wohl was seine Richtung als auch was seine Geschwindigkeit betrifft, um
so kleine Betrige abweicht, daB von diesen Abweichungen stets abge-
sehen werden kann.

b) Triftstromungen und Reibungstiefe nach den Beobachtungen.

Die Priifung der Theorie der Triftstrémungen von ExXMAN an der
Erfahrung ist nicht leicht durchzufithren, da Triftstréme im Meere rein
und unbeeinfluBt durch andere Umstinde kaum vorkommen diirften.
Namentlich infolge der Begrenzungen der Meere werden durch Wasser-
transport Niveauunterschiede in der Meeresoberflache (Stauerscheinun-
gen) hervorgerufen, und die Voraussetzungen fiir einen reinen Triftstrom
sind dann nicht mehr vorhanden. Es laBt sich aber, wie H. THORADE3
zeigen konnte, auch in den Fallen, in denen die Voraussetzungen fiir einen
reinen Triftstrom nicht ganz zutreffen, der Triftstrom von der tatsich-
lich vorhandenen Strémung abscheiden und diesen namentlich in bezug

: In ExmAN, V. W.: Ark. f. mat,, astr. o. fys. Bd. 2, Nr. 11. 1906, S. 15.

2 DEFANT, A.: Triftstréme beigeschichtetem Wasser. Z. . Geophysik 1927,
S. 310.

3 THORADE, H.: Die Geschwindigkeit von Triftstrémungen und die
Exmansche Theorie. Ann. Hydr. u. mar. Meteor. 1914, S. 379.
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auf der ihn erzeugenden Luftstrémung niaher untersuchen. Drei Ergeb-
nisse der EKMaNschen Theorie sind es, die einer Priifung durch die Be-
obachtungen zuginglich sind:

1. Die Ablenkung der Stromung um etwa 45° cum sole von der Wind-
richtung. 2. Die Reibungstiefe und 3.die Beziehung zwischen dem an der
Meeresoberfliche wirkenden Tangentialdruck (Windgeschwindigkeit) und
der Geschwindigkeit des reinen Triftstromes an der Meeresoberfliche.

Was den ersten Punkt betrifft, so wird die geforderte Ablenkung so-
wohl der GréBe als auch der Richtung nach durch eine groBe Zahl von
Untersuchungen tatsichlich durch die Erfahrung bestitigt. O. Krtu-
MEL® hat in seinem Handbuch der Ozeanographie diese Untersuchungen
einer eingehenden Wiirdigung unterzogen und findet, da8 die Beobach-
tungen im Mittel folgende Werte fiir den Ablenkungswinkel o ergeben:

in Breiten zwischen 5°—20° N « = 44° nach rechts
v v ’ 10°—20°S  «=49° , links
' ’ ' 40°—50°S  «@=44" ,, -

Namentlich P. H. GALLE® hat mit Hilfe eines {iberaus reichen Mate-
rials aus allen Teilen des Indischen Ozeans die Unabhangigkeit des Ab-
lenkungswinkels von der geographischen Breite bestétigt; in geschlos-
senen und flachen Meeresteilen hingt aber der Ablenkungswinkel der
Theorie gemiB von dem Verhiltnis 4 : D ab; da die Reibungstiefe mit
wachsender Windstirke zunimmt, ist zu erwarten, daB der Ablenkungs-
winkel kleiner wird, wenn der Wind stirker wird. R. WITTING? hat dies
tatsichlich mit Hilfe der Beobachtungen auf finnischen Feuerschiffen
nachgewiesen; er findet a=34°—7,5 Jw, worin a der Ablenkungs-
winkel und w die Windstirke in msec™* bedeuten.

Die Beobachtungen gestatten ferner die Ermittlung des Verhiltnisses
der Geschwindigkeit des Oberflichenstromes zur Windgeschwindigkeit.
Monn* war wohl der erste, der aus den dquatorialen Strémungen des
Atlantischen Ozeans den Windfaktor zu bestimmen versuchte; nach ihm
haben NANSEN aus der Trift der ,,Fram‘* im Nérdlichen Eismeer, GALLE
aus den Beobachtungen im Indischen Ozean, DINKLAGE aus den Beob-
achtungen des Feuerschiffes ,,Adlergrund‘‘, WITTING aus Beobachtungen
an finnischen Feuerschiffen Untersuchungen iiber diesen Faktor vor-
genommen. Die eingehendste Untersuchung stammt von THORADES, der
fiir die Kalifornische Strémung, fiir den Kanarenstrom und fiir den So-

1 KritmmeL, O.: Handbuch der Ozeanographie, 2. Aufl. Bd. 2, S. 451.
I9II.

2 GaLLt, P.H.: Zur Kenntnis der Meeresstrémungen. Mededeel. en
Verh. Kon. Ned. Met. Inst. Utrecht 1913, Nr. 2.

3 WirTiNG, R.: Zur Kenntnis des vom Winde erzeugten Oberflichen-
stromes. Ann. Hydr. u. mar. Meteor. 1909, S. 202.

4 Siehe Literatur hieriiber in KrttmmeL, O.: Handbuch der Ozeanogra-
phie, 2. Aufl. Bd. 2, S. 546. 1911.

5 loc. cit. S. 72.
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malistrom den Faktor Stromstirke : Windstirke ermittelte. Er konnte
unzweifelhaft nachweisen, daB ein Triftstrom bei gleichem Wind um so
groBere Geschwindigkeit aufweist, je naher er sich dem Aquator befindet.
Nach der EkmMaNschen Theorie soll der Windfaktor verkehrt proportional

]/51;;0 sein. Tatsichlich scheint dies, wie THORADE auch aus ilteren
Beobachtungen nachwies, der Fall zu sein. Wenn v die Stromgeschwin-
digkeit und w die Windgeschwindigkeit (beide in cmsec™) bedeuten, so
miite der Theorie gemiB

v:w=A/Ysing (5. 17)
und 4 eine Konstante sein. Die Beobachtungen ergeben fiir Winde {iber
3 Beaufort fiir 4 nach

MonN NANSEN DINKLAGE WITTING und THORADE
0,0103 0,0127 0,0127 0,0160 0,0126.

Die Ubereinstimmung ist vollig befriedigend, namentlich wenn man
bedenkt, daB die Hohe, in der der Wind gemessen wurde, in den einzelnen
Fallen gewil nicht dieselbe war; F. M. EXNER ' hat recht, wenn es hervor-
hebt, daBl die Héhe der Windmessung fiir die Gr6Be des Windfaktors von
einiger Bedeutung ist und daB keine bessere Ubereinstimmung zu er-
warten ist, ehe diese Hohe nicht stets gleich gewihlt wird?.

Von besonderem Interesse ist die Bestimmung der Reibungstiefe D,
da durch sie der Reibungskoeffizient gegeben ist. KRUMMEL? gibt als
Michtigkeit des Triftstromes in 8° N. Br. etwa 150m an, W. BRENNECKE*
hat bei der Eistrift der ,,Deutschland“ im Weddellmeer D zu ungefihr
50 m gefunden; aus gewissen Beobachtungen findet EkMAN in Uber-
schlagsrechnung fiir die Reibungstiefe D in m die Beziehung

_ 7.6 w
o Vsin @
(w Windgeschwindigkeit in msec™).

THORADE hat aus seinen Untersuchungen fiir Windstirken tiber

3 Beaufort dieselbe Beziehung ableiten kénnen. Uber die GréBenordnung

(5-18)

1 EXNER, F. M.: Zur Kenntnis der untersten Winde iiber Land und
Wasser und der durch sie erzeugten Meeresstromungen. Ann. Hydr. u. mar.
Meteor. 1912, S. 22.

2 Fiir schwicheren Wind (bis zur Stirke 3 Beaufort) entspricht die Be-

0.26 Jw

ziehung v = ——— besser den Beobachtungen. Auch WirtinG fand, daB

sin
die Stromgeschwindigkeit eher der Quadratwurzel der Windgeschwindigkeit
‘proportional zu setzen ist. Hingegen bestitigen die Untersuchungen von
C.S. Durst (Quart. J. roy. Met. Soc. Bd. 50. 1924) innerhalb der Wind-
geschwindigkeiten von 2—12 msec—* die /ineare Beziehung.

3 KrymMmEL, O.: Handbuch. Bd. 2, S. 462.

4+ BRENNECKE, W.: Die ozeanographischen Arbeiten der Deutschen Ant-
arktischen Expedition 1911/12. Aus d. Arch. d. Deutschen Seewarte 192I.
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von D sind wir also ziemlich gut orientiert, aber nur {iber diese, nicht
iiber Einzelheiten, die von groem Interesse wiren. Aus den Gleichungen
( 5.17) und (5. 18) folgt durch Elimination von w eine Beziehung zwischen
Reibungstiefe und Geschwindigkeit des Triftstromes an der Oberfliche

D =600v. (5. 19)

Sie besagt, daB die Reibungstiefe gleich der Wegstrecke ist, die das
Oberflichenwasser des reinen Triftstromes in etwa 600 sec. = 10 Mi-
nuten zuriicklegt ; bemerkenswert ist, daf in (5. 19) die Breite g explicite
nicht vorkommt. Als die am haufigsten vorkommenden Werte von D
sind die zwischen 50 und 200 m anzusehen; fiir geringere Windge-
schwindigkeiten tritt nach THORADE an Stelle von (5.18) die kom-
pliziertere Beziehung
D= 3,07 17*;]3 .
Vsin ¢

DaB bei den mitgeteilten Werten der Reibungstiefe kaum der Koeffi-
zient der molekularen inneren Reibung (Z4higkeit) bei dieser Erscheinung
in Betracht kommt, zeigt sich schon daraus, da8 fiir einen mittleren Wert
0,44

sin
Wiirde nur diese Reibung wirken, dann wiirde sich der ]:%JinﬂuB des Windes
bei der Erzeugung der Meeresstrémungen nur in einer Schichte von 44 cm
am Pol, von etwa 70 cm in niedrigen Breiten geltend machen. Die groBe
beobachtete Reibungstiefe 148t erwarten, daB in erster Linie Turbulenz-
retbung hier im Spiele ist und durch diese die erste oberflichliche Ein-
wirkung der Luftstrémungen auf die Wassermassen der tieferen Schichten
iibertragen wird. Mit dieser Ubertragung werden wir uns spiter ein-
gehender beschiftigen (S. 89).

Es ist hier der Platz zu erwdhnen, daBl vor EkMAN K. ZOPPRITZ® als
erster eine rationelle Theorie der Triftstréme gegeben hat, die im Wesen
auf dieselben Voraussetzungen beruhte, wie jene EKMANS; nur der Ein-
flu der Erdrotation wurde #ickt in Rechnung gestellt. Die véllige
Nichtiibereinstimmung der Folgerungen seiner Theorie mit den Beobach-
tungen beweist, wie auBerordentlich einschneidend der Einflufl der Erd-
drehung bei der Ausbildung der Meeresstrémungen ist. Der ZOPPRITZ-
schen Windtheorie kommt deshalb heute nur noch historisches Inter-
esse zu.

Aus der Reibungstiefe kann der virtuelle Reibungskoeffizient (Koeffi-
zient der Scheinreibung, Austausch der ungeordneten Bewegung siche
S: 92) berechnet werden. THORADE findet aus seinen Untersuchungen
iiber Triftstréme (alles in CGS):

fiir Windstirken unter 3 Beaufort: ,u:I,Oz-Io"6 w3
fiir stdrkere Winde n=43 ‘107* w.

desselben p = 0,014 die Reibungstiefeinm D = ausfallen wiirde.

1 Ann. Physik. Bd. 3, S. 582. 1878. Ann. Hydr. u. mar. Meteor. 1878, S.239.
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Die Einzelwerte weisen eine starke Streuung um diese mittleren Werte
auf; eine Extrapolation insbesondere auf w = o ist kaum erlaubt. Fol-
gende Zahlenwerte stammen von W. SCHMIDT:

w I 3 5 7 I0 20 mseC '
w (1) 28 110 220 430 Iy20 cmTgsec .

Man erkennt, daB3 der Wind den Koeffizienten der Scheinreibung rasch
vergroBert. Wahrscheinlich gelten die hoheren Werte nur fiir die durch
den Wind besonders erregten und in groBer ungeordneter Bewegung
stehenden oberflichlichen Schichten; fiir tiefere liegt x wohl meistens
zwischen 50 und 100. Rechnungen aufgebaut auf einen mittleren Wert
des Reibungskoeffizienten bediirfen stets entsprechenden Vorbehaltes.

¢) Gradiensstrome.

Im homogenen Meere kénnen bei Abwesenheit jeglichen Windein-
flusses Stréme nur hervorgerufen werden, wenn die Meeresoberfliche
einen Winkel gegen die Horizontale aufweist, d. h. wenn eine Neigung
der Oberfliche gegen die Niveaufliche vorhanden ist. Dann ist in der
ganzen Wassermasse ein gleichférmiges Druckgefille vorhanden, das die
GroBe gosiny oder, da der Neigungswinkel y stets sehr klein ist, mit
geniigender Genauigkeit g oy besitzt. Eine auf diese Weise erregte
Meeresstromung nennt man einen Gradientstrom. Falls keine Reibung
am Boden oder ein vollkommenes Gleiten des Wassers an den Uneben-
heiten des Bodens vorhanden ist, ist die Geschwindigkeit G des in der
ganzen Wassermasse gleichférmigen Gradientstromes nach den Bezie-

hungen (5. 3), da a%=gy ist, durch

on
G=gcy (5. 20)

gegeben ; hierbei ist ¢ = z—aTsITer Seine Richtung ist senkrecht cum sole

vom Druckgradient.

Ist Reibung am Boden vorhanden, ist zu erwarten, dafl sich diese
nach den Uberlegungen im vorigen Abschnitt nur in einer Schichte 4uBern
wird, die der Reibungstiefe D entspricht. Da am Boden die Geschwindig-
keit auf Null herabgehen soll, wird in dieser Schichte die Geschwindigkeit
des Gradientstromes vom Werte gey allméhlich auf Null abfallen. Die
Art dieses Abfalles 1Bt sich durch eine einfache Uberlegung aus der
Geschwindigkeitsverteilung eines reinen Triftstromes ableiten. Nehmen
wir fiir einen Augenblick an, daBl das Wasser in Ruhe wire und kein
Druckgradient in ihr wirke, dafl hingegen der Meeresboden mit der Ge-
schwindigkeit —G sich bewege; dann wiirde sich, wenn die Meerestiefe
groBer als die Reibungstiefe ist, ein Bodenstrom entwickeln, der einem
reinen Triftstrom (siehe Abb. 24) entspricht, nur mit dem Unterschiede,

1 Scumipt, W.: loc. cit., S. 32.
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daB oben und unten vertauscht sind und statt des nun vom bewegten
Boden ausgeiibten Tangentialdruckes die Geschwindigkeit am Boden — G
gegeben ist. Fiigt man dem so erhaltenen Stromsystem fiir die ganze
Wassermasse die Geschwindigkeit -+ G wieder hinzu, die durch den Gra-
dienten erzeugt ist, dann treten keine neuen Reibungskrifte hinzu und die
Bewegung entspricht allen Bedingungen des Gradientstromes mit Reibung
am Boden. Natiirlich 1aBt sich der Gradientstrom bei konstatem u
mathematisch in dhnlicher Weise aus den Gleichungen (2. 4) bzw. (5. 1)
berechnen, wie der Triftstrom.

AuBer der ablenkenden Kraft der

Erdrotation tritt nun als einzige

duBere Kraft die Gradientkraft

hinzu. Dije Lésung kann fiir be-

liebige Tiefe d des Meeres gegeben

werden. Abb. 26 veranschaulicht

in derselben Art wie Abb. 24 den

Gradientstrom bei groBer Meeres-

tiefe. Man erkennt zwei Strom-

gebiete oberhalb und unterhalb

des Niveaus D iiber dem Meeres-

boden: in der oberen Schichte

herrscht der ungestérte Gradient-

strom, wie wenn keine Reibung

vorhanden wire: konstante Ge-

schwindigkeit G senkrecht cum

sole vom Druckgradienten. Ek-

MAN hat ihn den ”gleiChférmigen Abb. 26. Vertikale Stromverteilung in einem
Tiefenstrom*‘ oder schlechthin reinen Gradientstrom (V. W. Exman).
Tiefenstrom genannt; seine Kom-

ponenten sind durch die Gleichungen (5.4) schon gegeben. In der
unteren Schichte herrscht der Bodenstrom; dessen Geschwindigkeit fallt
entsprechend einer logarithmischen Spirale gegen den Boden ab und
zeigt, was sehr beachtenswert ist, iiberall eine Komponente in der Rich-
tung des Druckgradienten ; hier wird also die zur Uberwindung der Rei-
bung erforderliche Arbeit geleistet; diese ist aber von der Meerestiefe
unabhingig, wenn die Meerestiefe grofer als D ist. Im System Tiefen-
strom — Bodenstrom kann der Tiefenstrom zum Ausgleich des Ober-
flichengefilles (Niveaudifferenz, die ihn erzeugt) nichts beitragen; nur
der Bodenstrom ist dazu befihigt, da er eine Komponente von hoherem
zu tieferem Niveau aufweist.

Die gesamte Strommenge S” eines Gradientstromes zeigt eine Kom-
ponente in der Richtung des Gefilles By und eine senkrecht hierzu, in der
Richtung des Tiefenstromes by; diese ist die gréBere. Die Buchstaben B
und b bedeuten, wenn o'’ und ¢ Mittelwerte von g fiir das Gebiet des
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Bodenstromes bzw. des gesamten Gradientstromes, D" die untere
Reibungstiefe und k=gc sind,

1 "y —bnd_
B:Z—nkg D" und b=kgd—B. (5.21)

Bei freier Orientierung des Koordinatensystems sind diese Komponenten
der Strommenge

S =By, ,+by, und S;':Byy—byx. (5.22)

Fiir Meerestiefen kleiner als die Reibungstiefe werden die Verhaltnisse
komplizierter. Abb. 27, die wie die entsprechende Abb. 25 zu lesen ist,
gibt den Gradientstrom in Vektordarstellung fiir die Tiefen d = 0,25 D,
0,5 D und 1,25 D. Der Ablenkungswinkel zwischen Strom und Gradient-

richtung, die mit der 4y-

d=0250 Achse zusammenfillt, wird
=950 mit wachsender Meerestiefe

groBer. Diegestrichelte Kurve

in der Fortsetzung der Kurve
fiir 1,25 D gilt fiir die Tiefe

2,5 D und weicht von jener

F fiir groBe M i i
41550 groBe Meerestiefen nicht
Abb. 27. Gradientstréme bei Meerestiefen < kleiner oder mehr ab. Die Kurven fiir

nahezu gleich der Reibungstiefe 2. Tiefen gr(‘jBer als I,25D zeigen

alle die Eigentiimlichkeit, daB

das Wasser knapp unter der Oberfliche sogar eine allerdings kleine

Komponente gegen das Oberflichengefille aufweist, eine Erscheinung,

die auch bei entsprechenden Problemen der dynamischen Meteorologie
schon aufgefallen ist.

Es muB3 noch hervorgehoben werden, da3 die Reibungstiefe D’ eines
reinen Triftstromes (obere Reibungstiefe) und jene des Bodenstromes D"’
(untere Reibungstiefe) nicht gleich zu sein brauchen, es auch nicht sein
werden. Eine empirische Bestimmung der unteren Reibungstiefe wire
nur moglich durch genaue systematische Messungen der Stréme in den
tieferen Schichten bis hinab zum Boden. Solche Messungen liegen der-
zeit noch nicht vor, wenn auch die Technik hierfiir schon entwickelt ist.
Es ist zu erwarten, dal D" mit der Geschwindigkeit des Tiefenstromes
zunimmt. In Analogie zum Ausdruck fiir die obere Reibungstiefe in (5.19)
setzt EKMAN vorldufig als noch ziemlich unsichere Arbeitshypothese die
untere Reibungstiefe zu

14

0

D" =600 G. (5- 23)

Auch die untere Reibungstiefe ist, wie zu erwarten, unabhingig von
der geographischen Breite; eine Abhingigkeit von der Art des Unter-
grundes liefe sich nur durch eingehende systematische Untersuchungen
feststellen. ’
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6. Ekmans Theorie der Meeresstromungen; Elementarstrom.
Einflu der Bodenkonfiguration bei winderzeugten
Meeresstromungen.

Der reine Triftstrom und der Gradientstrom bilden die Elemente der
Meeresstromungen in einem homogenen Meere. Jedes Element fiir sich
allein wird nur ganz ausnahmsweise auftreten; in den meisten Fillen
werden beide zugleich vorhanden sein und jeder stationdire Meeresstrom
in einem homogenen Meere wird sich zusammensetzen aus einem reinen
Triftstrom und einem Gradientstrom. Diese Zusammensetzung ist eine
einfach lineare. Wenn die Meerestiefe 4 groBer als die obere und untere
Reibungstiefe zusammen ist, dann sind im resultierenden Stromsystem
drei Strometagen zu unterscheiden: 1. einen Bodenstrom von der Machtig-
keit D", 2. dariiber bis zum Niveau D’ unter der Oberfliche einen Tiefen-

7

Abb. 28. Aufbau des Elementarstromes (nach V. W. EKMAN).

strom mit der konstanten Geschwindigkeit G innerhalb der ganzen
Schichte und 3. in der Oberschichte D’ einen Oberflichenstrom; seine
Geschwindigkeit ist in den einzelnen Niveaus die Resultierende aus der
gleichférmigen Geschwindigkeit des Tiefenstromes und der eines reinen
Tiefenstromes. Bodenstrom und Tiefenstrom sind die Teile eines Gra-
dientstromes, der von der Oberflichenneigung abhingt; der Triftstrom
ist die Wirkung eines Luftstromes an der Oberfliche. Das aus Boden-
strom, Tiefenstrom und Oberflichenstrom zusammengesetzte vertikale
Strombild nennt ExMaN den Elementarstrom.

Die Elemente des Elementarstromes sind im allgemeinen voneinander
nicht unabhingig. Sollen stationdre Verhiltnisse herrschen, so muf
die in irgendeinem Meeresteil einstrémende Wassermenge gleich der
im gleichen Zeitraum ausstrémenden sein. Der durch den Wind erregte
Wassertransport muf3 durch den durch die Neigung der Oberfliche be-
dingten Gradientstrom gerade kompensiert werden. Diese Bedingung
aus der Kontinuititsgleichung und die Grenzflichenbedingungen be-
stimmen in den einzelnen Fillen die Entwicklung der drei Strometagen
und dadurch die Meeresstrémung in allen Tiefen. Abb. 28 veranschau-
licht den Elementarstrom in seinen einzelnen Teilen; die Figur rechts
gibt die Stromschichtung, die links die Verteilung der Geschwindigkeit
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in Vektordarstellung. Der Tiefenstrom ist durch den dicken Pfeil in der
Mitte gegeben, die Pfeile fiir den Oberflichenstrom und den Bodenstrom
geben Richtung und Stiarke der Strémung fiir dquidistante Tiefen von
0,2 D' bzw. D", 0,4 D' bzw. D" usw. Die Verteilung ist unter der
Annahme berechnet, daBl eine Luftstrémung parallel einer langgestreck-
ten, geraden Kiiste weht und die Kiiste jeden Wassertransport senkrecht
zu thr verhindert; dann ist nur zur Ausbildung eines Oberflichengefilles
senkrecht zur Kiiste Veranlassung gegeben. Da der Tiefenstrom parallel
der Kiiste verlauft, mufl der durch die Windtrift bedingte Wassertrans-
port gegen die Kiiste gerade durch den Bodenstrom kompensiert werden.
Solange wird der Wasserspiegel an der Kiiste steigen, bis der Gradient-
strom dieser Forderung gentigt. Abb. 28 gibt die Stromverteilung,
falls D' und D" einander gleich sind ; wenn dies nicht der Fall ist, erfihrt
die Geschwindigkeitsverteilung nicht unbetriachtliche Verschiebungen.

Die Theorie der Meeresstromungen ist erst vollstindig, wenn unter
den gegebenen duBleren Verhiltnissen (Winde) das ganze Stromsystem
im Meere berechnet, d.h. fiir jeden Ort der Aufbau des Elementar-
stromes angegeben werden kann. EKMAN® hat fiir zwei ideale Fille
die Aufgabe vollstindig gelost. Es handelt sich im ersten Falle um die
Meeresstréomungen vor einer unendlich langen, geraden Kiiste, die von
einem Luftstrom, der unter einem beliebigen Winkel zur Kiiste ein-
fallt, stationir erhalten werden. Im zweiten Fall wird ein géschlossenes,
von Kiisten ringsum begrenztes Meeresgebiet untersucht. In beiden
Fillen kann die Losung unter den verschiedenen Annahmen {iber die
gleichférmige Tiefe und iber obere und untere Reibungstiefe gegeben
werden.

Die Bedingung fiir stationire Verhiltnisse in winderzeugten
Meeresstrémungen lassen sich ganz allgemein ansetzen. Bei zeitlich
konstanter Hohe der Meeresoberiliche ist schon in Gleichung (4. 8) die
kinematische Bedingung in der Form div S = o abgeleitet worden. S ist
hier die fofale Strommenge. Besteht der Strom aus einem reinen Trift-
strom und einem Gradientstrom, deren Strommengen S’ und S’ sind, so
muB, da die Teile des Elementarstromes fiir sich nicht divergenzfrei sind,

divS'+divS”"=o0 (5.24)
sein.

Sind Kiisten vorhanden, dann tritt die Randbedingung hinzu, die
fordert, daB lings der Kiiste

S, +S,=0 (5-25)

sei. Der Index # bedeutet, dafl die Komponenten der Strommengen
senkrecht zur Kiiste zu nehmen sind. Hierbeiist natiirlich vorausgesetzt,
daB der Abfall des Meeresbodens zur Tiefe 4 an der Kiiste plotzlich er-

1 Exman, V. W.: Uber Horizontalzirkulation bei winderzeugten Meeres-
strémen. Ark. f. mat. astr. o. fys. Bd. 17, Nr. 26. 1923.
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folgt, daB wir es also mit senkrechten Festlandswinden zu tun haben,
wie es in roher Anniherung im Verhiltnis Tiefsee-Kontinentalsockel in
Wirklichkeit der Fall ist™.

Die Aufgabe geht darauf hinaus, aus diesen Bedingungsgleichungen
mit Berticksichtigung der Gleichungen (5.16) (Strommenge des reinen
Triftstromes S'), (5.22) (Strommenge des Gradientstromes S”’) und
(5. 20) (Geschwindigkeit des Tiefenstromes) die Neigung der Meeresober-
flache y als Funktion des Ortes oder, was dasselbe ist, die Topographie
der Meeresoberfliche { gegeniiber dem ungestorten Meeresniveau zu
bestimmen. Damit sind die Gradientstréme festgelegt; die Triftstréme
sind unmittelbar aus der gegebenen Luftstrémung bestimmt. Die in
S’ und S” vorkommenden GroBen: Meerestiefe d, untere und obere
Reibungstiefe D’ und D" sind aber keine Konstanten, sondern selbst
Funktionen des Ortes und D" iiberdies noch eine unbekannte Funktion
der Geschwindigkeit des Tiefenstromes G, bzw. der Neigung y. Die
unter Beriicksichtigung aller dieser Verhiltnisse schlieBlich sich er-
gebende partielle Differentialgleichung fiir { mit Randbedingung ist
mathematisch so kompliziert, dal3 selbst unter sehr vereinfachenden
Annahmen iiber die Windverteilung und die Form des Meeresbecken
eine allgemeine Losung nicht gegeben werden kann. Man muf} sich
beschrinken, die Wirkungen einzelner Faktoren zu untersuchen und
diese Teilergebnisse an der Erfahrung zu priifen.

Fiir ein Meeresgebiet, das klein genug ist, um rechtwinklige Koordi-
naten (x-Achse gegen Osten, y-Achse polwirts) und die Vernachldssigung
der Erdkriimmung zu rechtfertigen®, leitet EKMAN bei konstant ange-
setzter unterer Reibungstiefe D'’ folgende Differentialgleichung? fiir £ ab:

Jr_gcg<ad 0¢  o4a a;f) c

0¥ oy oy 0%

t Die Randbedingung (5.25) kann leicht in eine passendere Form umge-
wandelt werden. Wenn zunichst die +y-Achse in die Kiistenlinie gelegt
wird, so ist unter Beriicksichtigung von (5. 22) und Einfithrung von ¢ als Er-
hebung des Wasserspiegels iiber dem ungestérten Meeresniveau statt der
Neigung y (siehe S. 60)

*F :Ecurl T. (5. 26)

" VB9 AL
S,=—-VB>+b (095 cos B + ays1n/5>,
wobei b : B = tag 8 gesetzt ist. LaBt man » eine Richtung sein, die mit der
Normalen # den Winkel 8 contra solem bildet, so nimmt die Gleichung (5. 25)
die Form
A
S ” VB2 + b 5
an. S;i ist eine durch die Windverteilung gegebene Funktion lings der
Kiistenlinie.
2 Die 6rtlichen Unterschiede der Schwere und der geogr. Breite sind ver-
nachldssigt worden.

3 4 der Lapracesche Operator, curl T _0Tx 90Ty 3

Defant, Ozeanographie. [
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In einem Meer gleichférmiger Tiefe verschwindet der Klammeraus-
druck und die Gleichung nimmt die Form der Poissonschen Gleichung
an. Wenn man hingegen noch die Abhingigkeit der unteren Reibungs-
tiefe von der Geschwindigkeit des Tiefenstromes beriicksichtigen will
(entsprechend der Beziehung (5. 23)), dann treten zu (5. 26) noch Glie-
der hinzu und die Gleichung verliert ihren linearen Charakter.

Die Gleichung (5.26) und die Randbedingung (5.25) bestimmen
das ganze Stromsystem im Meere. Fir einzelne einfache Fille hat
ExMan in der friiher zitierten Abhandlung die Losung gegeben; zwei
Fille wollen wir spéter naher besprechen; die Randbedingung ist aber
in ihnen nur lings einer nicht geschlossenen Randkurve erfiillt.

AuBer der Differentialgleichung fiir die Meeresoberfliche (5. 26)
hat EkMAN aus den Ausdriicken fiir die GroBen div G und curl G wich-
tige Schliisse allgemeinerer Art iiber den Charakter
der Tiefenstrome in ihrer Abhingigkeit von den die
Stréme erregenden Winden, der Bodentopographieund
der Kriimmung der Erde abgeleitet.

Zunichst konnte er zeigen, daB, soweit es auf div G
ankommt, der Tiefenstrom in groBer Anniherung als
homogen angesehen werden kann, wenn die Ausdeh-
nung des betrachteten Meeresgebietes im Vergleich
zum Erdradius klein ist. Er findet
Abb. zg. ) Gy G

wobei nach nebenstehender Abb. 29 L die Strecke OF ist. O ist der be-
trachtete Punkt im Meere. Listsowohl in mittleren und hohen Breiten,
als auch in niedrigen eine sehr groBe Linge, namentlich wenn die Tiefen-
stréome mehr zonaler Richtung sind. Der Tiefenstrom ist also in der
Hauptsache divergenzfres.

Statt curl G bestimmt ExXMAN eine GroB3e W, die zwar mit ihm nicht
identisch, aber doch dem Vorzeichen und der GréBenordnung nach in
den Hauptfillen iibereinstimmen diirfte. Er bezeichnet W als Quasi-
wirbel, der wenn er positiv ist, einem Wirbel contra solem entspricht’.
W kann in die Summe dreier Glieder

W=Wr+Wu+W, (5. 27)
aufgelost werden.

W, hingt nur von den Winden, W, nur von der Bodentopographie,
W,ﬁ von der Kriimmung der Erde ab; sie stellen demnach der Reihe
nach die amnemogene, die topographische und die planetarische Wirbel-
wirkung dar. Wir wollen jedes Glied fiir sich besprechen.

* EkmaN, V. W.: Meeresstromungen. Handbuch d. phys. u. techn. Me-
chanik. Herausgeg. von Auerbach u. Hort. Bd. 5, S. 196.
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W, ergibt sich nach (5. 28) als proportional curl 7.
g .

W,= B curl T (5.28)
es ist somit eine enge Beziehung zwischen dem Wirbelfeld des Wind-
druckes und des Tiefenstromes vorhanden. Falls T proportional der
Windstarke wire, wiirde die anemogene Wirbelwirkung durch (5. 28) von
vornherein gegeben sein.

Fiir die topographische Wirbelwirkung findet EKMAN den Ausdruck
27 od

Wa’:GDTra_s‘? (5-29)

worin g? das Bodengefille in der Richtung des Tiefenstromes be-

deutet. Gleichung (5. 29) besagt, daB dort, wo der Tiefenstrom tiber
wachsende (abnehmende) Tiefe stromt,

ein Wirbel contra solem (cum sole) ent-

steht, bzw. daB bei Tiefenstrom langs

der Niveaulinien des Bodens keine

Ablenkung eintritt. Letztere Bezie-

hung haben wir schon als Bedingung

fiir stationére, reibungslos verlaufende

Gradientstréme bei variabler Meeres-

tiefe kennengelernt (S. 60). Bei wind-

erzeugten Meeresstromen muf3 der Tie-

fenstrom derselben Bedingung folgen,

was zu erwarten war. Die ablenkende

Wirkung des Bodengefilles hat EkMAN

in anschaulicher Weise bei einigen p_a'r— Abb. 30. Unten: Vertikalschnitt parallel
tikuliren Losungen der Differential- der Kistenlinie durch ein Meer ver-
gleichung (5. 26) zeigen konnen ; sie be- ~ Anderlicher Ticte Oben : Horizontalschnitt
anspruchen einiges praktische Interesse,

weshalb hier zwei charakteristische Fille ohne die dazugehérigen mathe-
matischen Entwicklungen niher besprochen werden sollen.

Abb. 30 soll einen durch ein Meer gelegten Vertikalschnitt parallel
zu einer in west-Ostlicher Richtung verlaufenden Kiistenlinie darstellen.
Der Meeresboden moge eine gegen Osten abfallende Ebene mit
dem Gefille D'': 1 sein. In derselben Richtung (parallel der Kiisten-
linie) wehe ein 6rtlich konstanter Wind. Der obere Teil der Figur gibt
im Horizontalschnitt das Feld des Tiefenstromes. Die ausgezogenen
Pfeile sind unter der Voraussetzung D’ = konstant berechnet; auch
die nihere Beriicksichtigung der Abhingigkeit D" von G ist mdéglich.
Die Stromlinien sind in beiden Fillen geradlinig, die Geschwindigkeit

wimmt mit wachsender Kiistenentfernung rasch ab, im ersten Fall gemaf
27

der Exponentialfunktion ¢ 1" Der Tiefenstrom wird praktisch auf
ein Randgebiet lings der Kiiste beschrinkt.
6*



84 Allgemeine Dynamik der Meeresstromungen.

Abb. 31 ist in derselben Weise zu verstehen. Der Meeresboden ist
hier wellblechférmig; Kiistenverlauf und Windrichtung sind senkrecht
zum Kamm der Bodenwellen. In geniigender Entfernung von der
Kiiste weist das Stromfeld simusformige Stromlinien auf und zwar ist
fiir die Amplitude dieser stationdren Schwingungen die absclute Ampli-
tude der Bodenwellen maBgebend. Die Meerestiefe selbst ist hier, wie
im fritheren Fall ohne jede Bedeutung. Die Geschwindigkeit in der
Kiistenrichtung ist konstant und geringer als die Geschwindigkeit in
einem Meer mit gleichmidBiger Tiefe. Der Geschwindigkeitsausfall ist
im Maximum bei einem Tiefenunterschied gleich */, D" schon 20%,, bei
einem Tiefenunterschied 2 D" aber 309%,. Die Stromlinien weichen
hierbei immer mehr von dem geraden Kiistenverlauf ab.

Man wiirde erwarten, daB
fiir die topographische Wirbel-
wirkung nicht dieabsoluten, son-
dern eher die zur Meerestiefe re-
lativen Tiefenunterschiede aus-
schlaggebend sind, daBl somit
bei gleicher GréBe der Boden-
stérung die Stérungen im Strom-
feld des Tiefenstromes um so
groBer ausfallen, je seichter das
Meerist. Dies trifft nicht zu. Die
Meerestiefe selbst ist belanglos,
nur die absolute GroBe der Boden-

Abb. 31. Unten: Vertikalschnitt parallel der Stérung kommt in Betracht. Die
Kiistenlinie; Meeresboden wellblechférmig. Oben: Einwirkung der Bodentopogra—
Horizontalschnitt d;ltrrcollxn(ei:s Feld des Tiefen- phle umfaBt den ganzen Tiefen-
' strom, ob er in einem wenig
tiefen Meer nur eine diinne Schicht, oder in einem tiefen Meer einige
tausend Meter umfalB3t. Dies erklirt sich daraus, daB der Tiefenstrom
divergenzfrei ist, so daB die Kompensation des gestorten Gleichge-
wichts der Meeresoberfliche nur durch Bodenstréme gemiB der Konti-
nuitétsgleichung erzielt werden kann.

Da die anemogene Wirbelwirkung an sich klein ist, wird auch die
topographische in der Hauptsache bei einem Zuriicktreten der plane-
tarischen Wirbelwirkung sich in der Weise duBern, dafl die Tiefenstréme,
das ist der Hauptteil der Gradientstréme, angendhert den Niveaulinien
des Meeresboden folgen. Der reibungslose Gradientstrom folgt derselben
Bedingung.

Die ozeanographischen Befunde in mittleren und hohen Breiten
scheinen in manchen Fillen dieser Bedingung, diesem von EKMAN ei-
mittelten topographischen Zwange zu entsprechen. HELLAND-HANSEN



Exmans Theorie der Meeresstromungen; Elementarstrom. 85

und Fr. NANSEN® haben bei der Bearbeitung der Stromungen des ost-
lichen Nord-Atlantischen Ozeans gefunden, dal an vielen Stellen Rich-
tungsidnderungen des Tiefenstromes und Bodenkonfiguration im Sinne
der ExMaNschen Theorie zusammentreffen oder daf3 mit Vorliebe, wenn
die Verhiltnisse es gestatten, der Tiefenstrom den Niveaulinien des
Bodens folgt. Ein typisches Beispiel fiir die Beeinflussung der Strom-
richtung durch die Bodentopographie ist jene scheinbar unmotivierte
Biegung der Strombahnen mitten im freien Ozean siidlich von Neufund-
land. HErL1AND-HANSEN und NANSEN? haben nachgewiesen, daf dies
keine Zufilligkeit, sondern nach der Temperatur- und Salzgehaltver-
teilung zu schlieBen, eine stindige grofartige Erscheinung darstellt.
Herranp-HaNSEN und EkMAN deuten diese Umbiegung der Strombah-
nen als eine direkte Folge der Bodentopographie. Abb. 32 zeigt in der
Karte links die dynamische Topographie der 100-Bar Isobathe im Ge-
biete des Nordatlantischen Ozeans und innerhalb derselben siidlich
Neufundlands die auffallende Biegung der Isobathen. Die Isobathen
kénnen gemil den Ausfithrungen in Kapitel V, Abschnitt 1 bei statio-
niaren Verhiltnissen, die hier auch anzunehmen sind, als Stromlinien
aufgefalit werden. Im Kartchen rechts ist der Teil stidlich von Neufund-
land mit den Tiefenlinien fiir 1000, 2000 und 3000 englischen Faden
(ein-, zwei-, und dreifach punktiert) in vergréBertem MaBstab wieder-
gegeben; jede zweite Stromlinie ist der Deutlichkeit wegen hier aus-
gelassen worden. Folgt man dem Strome in der Stromrichtung, so findet
man zunichst beim Ubergang auf geringere Tiefen eine starke Ab-
lenkung nach rechts, dann bei wachsender Tiefe eine Umbiegung nach
links und schlieBllich ein Anschmiegen an die Niveaulinien des Bodens.
Dies entspricht vollig den Sitzen ExmaNs. Der Einwand, dafl die Sid-
wirtsbiegung der Stromlinien einfach in der Weise eine Wirkung der
Bodentopographie sei, daBl wegen der Kiiste auf der linken Seite not-
wendigerweise ein Ausweichen nach rechts eintreten miisse, ist nicht
stichhaltig; denn der dem Strome zur Verfiigung stehende Raum ist zu
grof}, um eine solche ausschlaggebende Wirkung zu erzwingen.

Die Ekmansche Ablenkung 146t sich, wenn eine einfache Erkldrung
notwendig erscheint, vielleicht so zu verstehen, daf sie eine Folge des
gestorten Gleichgewichtes zwischen Gradientkraft und ablenkender
Kraft der Erdrotation darstellt. Geht ein Strom, bei dem dieses Gleich-
gewicht bei gleichfoérmiger Tiefe besteht, allmihlich auf geringere Tiefe
iber, so muB der Kontinuitit wegen die Geschwindigkeit zunehmen
und mit ihr wichst die ablenkende Kraft der Erdrotation; es muf} des-

1 HeErLaND-HANSEN, B. and NaNseEN, FRr.: The eastern North Atlantic
Ocean. Geofys. Publ. Bd. 4, Nr. 2. Oslo 1926.

2 Zuerst 1912 in: The depth of the oceans. 1912, Kap. 5, S. 267, spéter in:
Rep. on the scient. Res. of the ,,Micheal Sars** N. Atl. deep sea exp. 1910.
Bd. 1.
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halb bei anfinglich ungestértem Druckgefille in diesem Falle eine Ab-
lenkung des Stromes contra solem erfolgen, bei Tiefenzunahme aber
eine solche cum sole.

Die dritte Wirbelwirkung war die planetarische. Hierfiir hat EkMAN
den Ausdruck:

W= iBtagyl— G T ¢ T4

gefunden. Der erste Klammerausdruck ist meistens gréfBer als der
zweite; er gibt den Ausschlag. Die normale Wirkungsweise der Erd-
kriimmung geht auf die Erzeugung von gegen Westen konvexen und
gegen Osten konkaven Strombahnen aus; nur reine zonale Stréme bleiben
von der Erdkrimmung unbeeinfluft (siche S. 60). Exman hat auch
die kombinierte topographische und planetarische Wirbelwirkung be-
rechnet und das ,,kritische Bodengefille’” bestimmt, das dadurch gegeben
ist, daB topographische und planetarische Wirbelwirkung sich gerade
gegenseitig aufheben. Das Ergebnis ist vollig identisch mit dem fiir
reibungslos verlaufende Gradientstréme in Kapitel V Abschnitt 2 bereits
gegebenen. Es 148t sich auch zeigen, daB die hier eingefithrten Verein-
fachungen einen EinfluBl der Reibung auller Betracht setzen, so daB3 der
fiir reibungslose Strome giiltige iibrig bleibt; wir verweisen deshalb auf
die fritheren Darlegungen.

V. W. ExMan hat neuerdings darauf aufmerksam gemacht, dafl die
von ihm gegebene Theorie der Meeresstromungen in einem homogenen
Meer nur gilt, wenn die Strome vollig beschleunigungsfrer sind. Nament-
lich das Ergebnis der Theorie, daBl die Tiefenstrome fiir jeden Teil des
Meeres divergenzfrei sein miissen, hingt mit der Annahme zusammen,
daB die Beschleunigungen des Wassers vernachldssigbar sind. Wenn
dies auch zumeist erlaubt sein diirfte, gibt es doch Fille, in denen die
vorkommenden GréBen von der GréBenordnung dieser Beschleunigung
werden konnen; die AuBerachtlassung der letzteren ist aber dann nicht
mehr korrekt. EKMAN hat in einer vorliufigen Mitteilung® die Richt-
linien angegeben, nach welcher Richtung die bisherigen Ergebnisse in
diesen Fillen zu verbessern sind. Als Beispiel weist er auf den friiher,
in Abb. 31 besprochenen Fall hin, in dem eine Strémung iiber wellblech-
formigen Boden strémt und fiir den die verbesserte Theorie Modifika-
tionen in zwei Punkten bedingt: Erstens werden die Amplituden der
wellenférmig gestalteten Stromlinien, also die Abweichungen von der
mittleren Stromrichtung verkleinert, und zweitens erfolgt eine Ande-
rung in der Phase derart, daB der obere Teil der Abb. 31 gegeniiber
dem unteren etwas nach rechts verschoben wird. Diese beiden Ande-
rungen gegeniiber den fritheren Ergebnissen hingen von der Tiefe des

1 EkMAN, V. W.: Note on the theoretical courses of ocean-currents.
J. du cons. intern. pour l'expl. d. 1. mer. Bd. 3, Nr. 1. 1928.
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Wassers, der Geschwindigkeit der Strémung und von der Breite der
Bodenwellen ab. Es zeigt sich allgemein, daB8 solange der Ausdruck

g,,dr ein kleiner Bruch ist, die Anderungen gegen frither unbedeutend
sind, aber betrachtlich werden, wenn er von der GréBenordnung 1 oder
mehr wird. Hierbei sind wie bisher 4 die Wassertiefe, D'’ die untere
Reibungstiefe und 7 die Zeit in Pendelstunden (siehe S.17), die der
Tiefenstrom braucht, um eine Wellenlidnge der Bodenstérung zu durch-
strémen. Der obige Ausdruck wird wahrscheinlich in den tatsichlichen
ozeanischen Verhiltnissen relativ groB3, wenn die Tiefenstréme nicht
zu schwach sind und jene Fille ausgenommen werden, in denen grofie
topographische Stérungen vorhanden sind.

Die Hauptergebnisse der Untersuchungen ExMaNs betreffs der
Dynamik der Tiefenstréme sind mit Riicksicht auf die letzten Einschrin-
kungen etwa folgende®:

Die Tiefenstréme haben die Tendenz, namentlich in niedrigen Breiten
den Parallelkreisen zu folgen (Uberwiegen der zonalen Stréme in niedri-
gen Breiten). Sie haben weiter die Neigung, namentlich in den héheren
Breiten, sich der Bodenkonfiguration anzuschmiegen derart, dall die
Stromlinien den Tiefenlinien des Bodens folgen. Bei Stromrichtung
gegen wachsende Tiefen erfolgt eine Ablenkung der Strémung contra
solem, bei Stromrichtung gegen abnehmende Tiefen findet das um-
gekehrte statt. AuBerdem bewirkt aber unruhige Bodentopographie
eine allgemeine Herabsetzung der Geschwindigkeit der Tiefenstréme.
Im gleichen Grade, als die Geschwindigkeit der Tiefenstrome gegeniiber
den Oberflichenstromen klein wird, verlieren die planetarische und die
topographische Wirbelwirkung an Einflul und auf die Tiefenstrome
gewinnen andere, vielleicht auch die inneren Krifte einen ausschlag-
gebenden EinfluB.

Die Exmansche Theorie der Meeresstromungen eines homogenen
Meeres enthilt alle Umstinde, die eine nihere Beriicksichtigung ver-
dienen; es ist nicht leicht anzugeben, in welcher Richtung seine Theorie
zu vervollstindigen wire; ihre weitere Ausbildung hingt mehr von der
mathematischen Losung von Differentialgleichungen mit Randbedin-
gungen ab, weniger von der Beibringung ozeanographischen Beobach-
tungsmaterials. Allerdings ist zur Priifung ihrer theoretischen Folgerun-
gen die Durchfithrung kleinerer ozeanographischer Expeditionen not-
wendig, die in systematischer Weise das Material zur Erfassung einzelner
Probleme beibringen sollen und die in ihrer Bearbeitung im AnschluB
an die Theorie Ergebnisse ganz allgemeiner und prinzipieller Natur
liefern kénnten. Nach reiflicher Uberlegung der Problemstellung und der

* Siehe die ausgezeichnete Ubersicht in Exman, V. W.: A survey of some
theoretical investigations on ocean-currents. J. d. cons. intern. pour I'explor.
d.l. mer. Bd. 3, Nr. 3. 1928.
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Arbeitsmethoden, die zur Sammlung eines fiir solche Priifungen be-
sonders geeigneten Materials ausgebildet sind, wire die Entsendung.
solcher Expeditionen ein dringendes ozeanographisches Bediirfnis.

7. Die ungeordnete Bewegung des Wassers in den
Meeresstromungen.

Den Hydraulikern war es lange bekannt, dal die Bewegungen des
flieBenden Wassers nicht eigentlich flieBend, sondern mehr rollend,
pulsierend und wirbelnd ist. Nur in kapillaren Réhren flielt das Wasser
ruhig und laminar, in allen groBeren Rohren und Kanilen bilden sich
bestiandig unzihlige Wirbel, in denen ein Teil der Bewegungsenergie
aufgezehrt wird. Genau wie am Festland in den Fliissen und Strémen
sich das Wasser fast ausnahmslos furbulent bewegt, werden auch die
Bewegungen des Wassers in den Strémungen der Meere wirbelnd und
turbulent sein. Nach den Gleichungen der Hydrodynamik wire zu
erwarten, daB bei gleichmaBig wirkender Kraft sich laminare Strémungen
einstellen. Dies scheint aber nur bei sehr kleinen Geschwindigkeiten
oder bei kleinen Querschnitten der Fall zu sein. Bei groBeren Geschwin-
digkeiten und Strémungen in gréBeren Ridumen wird die Bewegung
turbulent. Die Strémung ist durchsetzt von einer Unmenge kleiner
Wirbel und die Stromfidden zeigen fortwihrende Verschlingungen. Bei
Strommessungen mit dem ExMAN-MERZ Strommesser kann man deut-
lich die pendelnde Bewegung des Strommesserfliigels beobachten, der
unausgesetzt pulsatorische Schwingungen um eine mittlere Lage ausfiihrt.
Sie stammen von der Turbulenz der Strémung; die dazugehorigen
Schwankungen der Geschwindigkeit koénnten fortlaufend nur durch
Registrierung der Umdrehungsgeschwindigkeit des Propellers nachge-
wiesen werden. Zum Studium des inneren Aufbaues der Meeresstrémun-
gen wire wohl ein Verfolgen der einzelnen Wasserteilchen auf ihren
vielfach verschlungenen Bahnen notwendig. Dies scheint aber zunichst
ganz ausgeschlossen. Man muf sich begniigen, die ungeordnete Bewe-
gung der Wassermassen im Meere auf statistischem Wege zu erfassen
und vor allem die Wirkungen der ungeordneten Bewegung auf die ver-
schiedenen Erscheinungen zu studieren.

Mit der ungeordneten, turbulenten Bewegung der Wassermassen sind
stets Mischungsprozesse verbunden, die nicht nur auf die Geschwindig-
keitsverteilung der Bewegung eingreifen, sondern auch wesentlich die
Verteilung der den Wassermassen anhaftenden Eigenschaften beein-
flussen. In der Ozeanographie scheint man sich viel frither als in der
Meteorologie klar gewesen zu sein, welche Bedeutung diesen Mischungs-
prozessen der turbulenten Bewegung fiir die Dynamik der Erscheinungen
zukommt. Aber diese Untersuchungen scheinen den Meteorologen un-
bekannt geblieben zu sein; denn von dieser Seite aus hat man sich
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wesentlich spiter damit beschéftigt, was dann allerdings eine vertiefte
Behandlung der Fragen zur Folge hatte.

J. GEHRKE™ hat wohl zuerst in grundlegenden Untersuchungen ver-
sucht, sich ein Bild dariiber zu machen, wie sich durch die Turbulenz
der Bewegung ein vertikaler Warmetransport einstellt. Er zeigte, daf3
dieser Wiarmetransport dem vertikalen Temperaturgradienten und der
Wirmekapazitdt der Volumeinheit proportional gesetzt werden kann.
Dieser Ansatz entspricht dem der Wirmeleitungsgleichung, aber der
Proportionalitdtsfaktor ist nicht der Koeffizient der physikalischen
Wirmeleitung, sondern ein Faktor, der nur von der Turbulenz der Be-
wegung abhingt; in ihm kann auch die Wirkung der durch eine even-
tuelle instabile Schichtung bedingten Konvektion eingeschlossen werden.
Diesen Faktor, der wesentlich groler als der Koeffizient der moleku-
laren Wirmeleitung ist, nennt GEHRKE Vermischungsintensitit. Seine
Dimension ist cm?sec™™ und stimmt hierin tiberein mit jener des Max-
WELLschen kinematischen Reibungskoeffizienten.

Nach GEHRKE hat vor allem J. P. JACOBSEN” sich mit den durch
Turbulenzerscheinungen verbundenen Prozessen der scheinbaren Warme-
leitung und der scheinbaren Diffusion eingehend befalt und zuerst die
bedeutungsvolle Tatsache ausgesprochen, dafl alle diese Prozesse in
derselben Weise ablaufen und von der Einwirkung ein und derselben
Vermischungsintensitit abhingen. Der Vermischungskoeffizient einer
turbulenten Strémung ist ein und derselbe, ob man ihn aus den Ver-
inderungen der Temperatur, des Salzgehaltes oder anderer im Wasser
geloster oder mechanisch in ihr suspendierter Stoffe bzw. Organismen
ableitet. JACOBSEN ist der Ansicht, daB die Bewegungsmenge, die ja
fiir die Turbulenz- (Schein-) Reibung maBgebend ist, sich nicht ganz so
verhilt, wie die frither erwdhnten Gréfen, die einer Vermischung unter-
liegen. Nur bei der Bewegungsmenge nimmt JACOBSEN bei der Uber-
fithrung der Wasserteilchen von Schicht zu Schicht einen sofortigen und
vollstandigen Ausgleich an, nicht aber bei der Uberfiihrung der anderen
GroBen. Bei diesen wire es denkbar, daB3 bei den durch die Turbulenz
erfolgenden Verschiebungen der einzelnen Wasserteilchen ein volliger
Ausgleich nicht sogleich eintritt und daB die Teiichen in ihre Ursprungs-
schicht zuriickkehren mit Werten der GroBen, die nicht ganz der Ver-
schiebungsstrecke aus ihrer Gleichgewichtslage entsprechen. Die Ver-

1 GEHRKE, J.: Beitrag zur Hydrographie des Finnischen Meerbusens.
Finnl. Hydrobiol. Unters. III. Helsingfors 1909. — On vertikale Varme-
strémme i Havet. Grundtrikkene af Blandings-processernes teori. Diss.
Kopenhagen 1912.

2 JacosseN, J. P.: Beitrag zur Hydrographie der danischen Gewdsser.
Medd. Komim. Havundersogelser, Ser. Hydrogr. Bd. 2, Nr. 2. Kopenhagen
1913. — Hydrogr. Investigations in Faeroe Waters. Ebenda Nr. 4. Kopen-
hagen 1915. — Hydrographische Untersuchungen in Randesfjord. Ebenda
Nr. 7. Kopenhagen 1918.



Die ungeordnete Bewegung des Wassers in den Meeresstrdmungen. g1

mischungsintensititen der BewegungsgréBe (kinematischer Reibungs-
koeffizient) miifite dann stets gréBer ausfallen als jener derselben turbu-
lenten Strémung, bestimmt aus Temperatur, Salzgehalt usw. Einige
Messungsreihen JACOBSENSs scheinen dies tatsidchlich zu bestitigen.

Umfassende Untersuchungen iiber die turbulente Bewegung in den
Stromungen der verschiedenen Medien und iiber die damit zusammen-
hingenden Erscheinungen in den mannigfachsten Gebieten der Natur-
wissenschaften verdankt man W. ScHMIDT®, der nahezu gleichzeitig
mit G. J. TayLor? wohl ohne Kenntnis der friiheren, fiir die Ozeano-
graphie so wichtigen Untersuchungen von GEHRKE und JACOBSEN die
Anwendungsmoglichkeit der Wirkungen der ungeordneten Bewegung
auf die Verteilung der in den Medien aufgelésten bzw. suspendierten
Stoffe wesentlich erweiterte.

Aus seiner Ableitung der entsprechenden Beziehungen erkennt man
deutlich, daB sie fiir alle, dem in ungeordneter Bewegung befindlichen
Medium anhaftenden Eigenschaften in derselben Weise gelten. Fiir
unsere Anwendungen auf das Meer kommt als Medium nur das Wasser
desselben in Betracht. Durch die ungeordnete Bewegung desselben in den
Strémungen wird nicht nur ein Ausgleich der BewegungsgroBe in der
Richtung des stirksten Geschwindigkeitsgefdlles herbeigefiihrt, auch
jede dem Wasser anhaftende Eigenschaft wird in der Richtung der
stirksten Anderung derselben auf die benachbarten Massen iibertragen
und dadurch eine Ausgleichsstrémung in dieser Richtung bedingt.

Greifen wir eine bestimmte Eigenschaft des Meerwassers s, die durch
eine, der Masseneinheit derselben hinzutretende Gréfle S hervorgerufen
sei, heraus ; zwischen s und S bestehe eine lineare Beziehung in der Form
dS = ods. Es gilt dann fiir s die Mischungsregel, d. h. mischen sich
zwei Wassermassen # und ' mit den entsprechenden Eigenschaften
sund s, so gleichen sich diese auf den Wert (ms + m's") : (m -+ m') aus.
Die Eigenschaft s habe ein Gefille in der Richtung 2, die wir hier der
Einfachheit halber mit der Vertikalen zusammenfallen lassen wollen.
Im Gefolge der ungeordneten Bewegung des Wassers werden durch ein

horizontales Flichenstiick f, das senkrecht auf das Gefille %Z steht,

Wasserteilchen von unten nach oben, sowie von oben nach unten hin-

* ScumipT, W.: Der Massenaustausch bei der ungeordneten Stréomung
in freier Luft und seine Folgen. Sitzgsber. Akad. Wiss. Wien, Math.-natur-
wiss. K1. Bd. 126. 1917. — Die Wirkungen der ungeordneten Bewegung im
Wasser der Meere und Seen. Ann. Hydr. u. mar. Meteor. 1917, S. 367. —
Der Massenaustausch in freier Luft und verwandte Erscheinungen. Probl.
d. kosm. Physik. Bd. 7. Hamburg 1925.

2 TAYLOR, G. J.: Eddy motion in the athmosphere. Philos. Trans. A,
215. 1915. — Phenomena connectet with turbulence in the lower atmo-
sphere. Proc. roy. Soc. London (A). Bd. 94. 1918. — Diffusion by conti-
nuous movements. Proc. Math. Soc. London, Ser. 2, Bd. 20. 1922.
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durchtreten. Jedes wird von der GréBe S pro Masseneinheit die Menge
v (s + %z h) mitfiithren; sist der Wert von s an der Fliche selbst und

h der urspriingliche Abstand des Wasserteilchens von der Fliche; das
positive Vorzeichen gilt fiir Teilchen, die von oben nach unten, das
negative fiir solche, die von unten nach oben durch die Fliche hindurch-
treten. Solcher Teilchen werden in der Zeit ¢ viele sein, so da3 im Mittel
die Fliache f von einem Strom S von unten nach oben durchsetzt wird,
der sich als die Differenz der von unten nach oben und der von oben nach
unten hindurchtretenden Mengen S; und S, ergibt. Zieht man die
einzelnen Summen zusammen, so erhilt man

Xmh ds ds
S:SI—SZ-——'G ]t 'Ez'=—UAd'—z7 (5.30)
wobei die Summation 2 nun tiber alle durch die Fliche in irgendeiner
Richtung verschobenen Wasserteilchen zu erstrecken und

4= f'fr (5-31)

zu setzen ist. Die Grofe A ist von der betrachteten Eigenschaft vollig
unabhingig; sie beschreibt oder mifit die Lebhaftigkeit des Austausches
zwischen benachbarten Wasserschichten. W. SCHMIDT bezeichnet sie
deshalb als ,,GroBe des Austausches oder kurz als Awustausch. Die
Dimension derselben ist ¢cm g sec™. Die Vermischungsintensitat u, die
JACOBSEN beniitzt, stellt sich als 4/p dar; A stimmt hingegen mit den
von G. J. TAvLOR eingefiihrten Grélen ,Eddy conductivity” » oder
,,Eddy diffusivity*® K iiberein.

Die Beziehung (5. 30) ist von allgemeiner Bedeutung; stammen die
Werte einzelner Eigenschaften s', s, s ... .. und die dazu gehorigen
Mengen S, S”, S ...... vom gleichen Ort und derselben Zeit, so
mul} der Wert 4, der ein Kennzeichen fiir den Grad der Mischung ist,

fiir alle diese Prozesse derselbe sein. Kennt man fiir ein Paar S und g—sz-,

dann ist 4 gegeben und sogleich folgt fiir jede andere Eigenschaft aus
dem gegebenen Gefille das Abwandern der entsprechenden GroBe S.
Als Eigenschaften s, die dem Meereswasser anhaften und die der
Mischungsregel folgen, nennt W. ScHMIDT : Die Stromgeschwindigkeit, die
Temperatur, den Salzgehalt, den Gehalt an Gasen, an Lebewesen (Plank-
ton). Die entsprechenden Gréfien S sind dann der Reihe nach: Die
BewegungsgroBe, die Wiarmemenge, die Salzmenge, die Gasmenge und
die Anzahl der Lebewesen. Die Gréfle o hat hier stets den Wert 1; nur
bei der Temperatur stellt sie die spezifische Wirme vor, die aber fiir See-
wasser auch bei sehr groBlem Salzgehalt um weniger als '/, von 1 ab-
weicht.

JAcoBSEN bezweifelt, wie bereits erwdhnt, dafl der Austausch be-
rechnet aus dem Abwandern der Bewegungsgrofle derselben sei, wie der
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berechnet aus dem Abwandern der anderen GréBen, da der Ausgleich
zwischen den Eigenschaften der bewegten Wasserteilchen und der Um-
gebung wihrend der vertikalen Verschiebung der ersteren bei der-Bewe-
gungsgroBe vollstindig, nicht aber bei den anderen Eigenschaften ist. Es
ist in Anbetracht der Tatsache, dall Wassermassen verschiedenen
Charakters sich so ungern vollig vermischen, nicht zu bezweifeln, da3
ein solcher Unterschied vielleicht existieren kann; dann wiirde die
ungeordnete Bewegung zwes Turbulenzgréfen bestimmen: die eine gibt
die Uberfiihrung der BewegungsgréBe und legt den virtuellen Reibungs-
koeffizienten fest, die andere gibt die Uberfithrung der Wirme, des
Salzgehaltes usw. und legt den Austausch dieser Eigenschaften von
Schichte zu Schichte fest. Da man derzeit aus den gegebenen Beobach-
tungen hochstens die GroBenordnung des Austausches ermitteln kann,
laBt sich nichts Bestimmtes aussagen, ob die Auffassung JACOBSENS
den Tatsachen besser entspricht und ein Unterschied zwischen beiden
GroBen tatsdchlich vorhanden ist. Nur systematische Untersuchungen
konnten dariiber Aufschlufl geben.

Der Austausch ist natiirlich, keine Konstante, er diirfte von Schichte
zu Schichte, wahrscheinlich auch zeitlich stark verschieden sein. Bei
seiner Bestimmung ist auf diese Verinderungen Riicksicht zu nehmen.

Die Beziehung (5.30) bezieht sich auf das Durchwandern von S
durch die Fliacheneinheit. Man kann nun fragen nach den zeitlichen
Anderungen der Eigenschaften s pro Masseneinheit, die durch das Zu-
sammenwirken von Gefille und ungeordneter Bewegung bedingt sind.
Bei konstantem Gefille und konstantem Austausch ist natiirlich keine
zeitliche Anderung in der Eigenschaft s lings z zu erwarten; bei ver-
anderlichem Gefille und verdnderlichem Austausch 1a8t sich leicht
berechnen, welche Menge von S in der kleinen Zeit 4¢ in einem Ele-
mentarprisma dz stecken bleibt; sie gibt dann auch die zeitliche Ande-
rung von s selbst. Man erhilt

ds 1(,d>s dAds
=t G ) (5-32)

Meistens kann man mit geniigender Anniherung A4 {iber einen groBe-

ren Hohenbereich konstant setzten; dann wird

ds Ads
4= ods (5.33)

Diese Beziehung ist dieselbe, die in der Theorie der Warmeleitung bzw.
der Diffusion auftritt, nur ist der Wirmeleitungskoeffizient bzw. der
Diffusionskoeffizient durch A4 ersetzt. Die in diesen Theorien® ausge-
fiihrten mathematischen Ableitungen kénnen somit ohne weiteres hier
iibernommen werden und geben uns dann Auskunft iber die Wirkungen

t Siehe z. B. RIEMANN-WEBER: Die partiellen Differentialgleichungen
der Physik. Bd. 2, § 31ff.
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der Scheinleitung, der Scheindiffusion und der virtuellen Reibungsein-
fliisse.

Bei Bentitzung der Formel (5.33) ist natiirlich zu bedenken, ob
im betrachteten Volumelement dz nicht noch durch andere Umstidnde
zeitliche Anderungen der Eigenschaft s erfolgen kénnen. Temperatur-
dnderungen kénnen sich so durch Absorption von Strahlung und durch
Ausstrahlung einstellen, Salzgehaltsinderungen durch Einstrémen bzw.
Ausstromen salzreicheren oder salzirmeren Wassers von der Seite her;
Anderungen im Gasgehalt kénnen eintreten durch den Verbrauch des
Gases durch Lebewesen. Auf der rechten Seite von (5. 33) tritt dann noch
ein Glied hinzu, das diese Umstinde naher beriicksichtigt. Bei passen-
den Verhiltnissen sind aber dann im Volumelement auch stationdre
Zustinde moglich, deren Bedingungen durch die erweiterte Gleichung

(5. 33) bei Nullsetzung von %; gegeben sind’.

Die nihere Kenntnis der Dynamik von Prozessen, in denen A eine
Rolle spielt, fithrt zu einer zahlenmdfligen Bestimmung der GroBe A.
Solche Berechnungen sind bisher nur vereinzelt durchgefiihrt worden,
wobei man sich der verschiedensten Methoden bediente. H. THORADE?
und W. ScHMIDT? geben tabellarische Ubersichten davon, auf die wir
hier verweisen. Die Einzelwerte gehen noch weit auseinander und in
keiner Weise ist derzeit noch der Austausch 4 in seiner Abhingigkeit
von den verschiedenen Begleitumstinden bekannt; nidhere Unter-
suchungen sind hier dringend erwiinscht. Deutlich 148t sich nur er-
kennen, dall durch stabile Schichtung der Austausch wesentlich herab-
gesetzt wird. Von den groBen Werten, die bei Triftstromen gelten (siehe
S. 76), kann er im stabil geschichteten Wasser auf kleine Werte zwischen
20 und 1, bei Sprungschichten sogar auf noch wesentlich kleinere
Werte, schlieBlich auch auf Null herabgehen.

Eine ozeanographisch interessante Methode hat kiirzlich JAcoBSEN*
mitgeteilt, auf die hier niher eingegangen werden soll; denn sie gibt einen
tieferen Einblick in das Wesen der Turbulenz und der davon schwer
zu trennenden Konvektion.

Die fiir die molekulare Warmeleitung und Diffusion giiltigen Gesetze
werden entsprechend den fritheren Ertrterungen auch fiir die Mischungs-
vorginge giiltig angenommen. Namentlich soll die Verlagerung der einzelnen
‘Wasserteilchen beim Mischungsvorgang entsprechend dem MaxwEeLLschen
Verteilungsgesetz erfolgen. Man denke sich nun aus dem Meer eine vertikale

t Siehe hierzu DEFANT, A. Veroff. d. Inst. {. Meereskde. A. Heft 19, 1929.
2 THORADE, H.: Ungeordnete Bewegung und Mischung im Meere. Natur-
wiss. 1923, S. 100I.
3 Scumipt, W.: loc. cit. 1925, S. 111.
4 JacoBSEN, ]J. P.: Eine graphische Methode zur Bestimmung des Ver-
mischungskoeffizienten im Meer. Gerlands Beitr. z. Geophysik. Bd. 16,
" S. 404. 1927.
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Séaule von 1 cm# Querschnitt und aus ihr im Punkte 4 (2 = o, Abb. 33) und
im Punkte B in der Entfernung z von A (positiv nach abwirts) je einen
Wiirfel von 1 cm Hdéhe herausgeschnitten. Dann werden im Verlaufe des
Vermischungsprozesses in ¢ sec ¢ cm3 Wasser in den Wiirfeln bei 4 und B
ihren Platz vertauschen. Den Verhiltnissen bei der Diffusion analog wird

g=he % (5- 34)

gesetzt. Da das Wasser als inkompressibel angenommen ist, muf3 die Wasser-
menge in den Wiirfeln stets 1 cm® einnehmen und das Integral von — o« bis
+ w iiber gdz muB deshalb 1 sein; daraus ergibt sich

w=make. (5. 35)
Die Salzmenge des Wiirfels B ist If)go’ wenn S der Salzgehalt in 0/,,
ist, der Salzzuwachs in der Zeit ¢ hingegen nach (5. 33).
At d=S
~ 1000 dz’ (5- 36)

Fiir den Wiirfel bei 4 gelten entsprechende Beziehungen
m, und S,. Die Salzmenge m, kann auch durch ¢ ausgedriickt
werden ; der gesamte Salzgehalt im Wiirfel 4 nach der Zeit ¢ 20 v
(urspriingliche Menge 4 Salzzuwachs) ist durch die Uberfithrung
des Salzgehaltes beim Vertauschen der Plitze der Wasserteilchen
zustande gekommen; es muf3 deshalb

+oo s
050 e = / 0qdz zZl g
1000 1000 " e
— o
sein. Setzt man mit geniigender Genauigkeit im letzten Ausdruck
aS 1/d2S . _ Abb. 33.
S=5 + (ﬁ)o“' Z(dzz)oz

und fiihrt fiir ¢ den fritheren Ausdruck ein, dann ergibt sich

o = L 1 ( 25)
° T 4nkr1000\d22 )"
Der Vergleich mit der Beziehung (5. 36) fiir den Punkt 4 (2 = o) ergibt

heo L

V A4 (5-37)
471?t

Damit ist in (5. 34) ¢ durch 4 ausgedriickt.

Diese Beziehungen konnen nun auf die Temperatur und Salzgehaltver-
teilung in der Vertikalen Anwendung finden. Eine vertikale Siule von 1 m?
Querschnitt wird in Wiirfel von 1 m® abgeteilt. Die Mittelpunkte dieser
Wiirfel sollen mit +1, +2,"+3 ... bzw. —1, —2, —3 . . . bezeichnet werden.
Abb. 34 stelle die Beziehung Salzgehalt—Temperatur in der betrachteten
Vertikalsiule dart. Jeder Punkt gibt Temperatur und Salzgehalt fiir den
betreffenden, gleich bezifferten Wiirfel an. Der Nullwiirfel (z = o) ist in

1 Uber die Bedeutung der ST-Diagramme in der Ozeanographie siehe
Herranp-HanseN, B.: Nogen hydrografiske metoder. For. ved de skand.
Naturf. Juli 1916, S. 357, und HELLAND-HANSEN, B. und NANSEN, FRr.:
The eastern North-Atlantic. Geof. Publ. Bd. 4, Nr. 2. Oslo 1925.
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dem Punkte stirkster Kritmmung 4 gelegt. Der Kriimmungsradius in 4
(Zentrum o, Kriitmmungsradius 40 = 7) schmiege sich in guter Anniherung
an die ST-Kurve an. Die Temperatur- und Salzgehaltverteilung sei
ferner eine solche, dal die Lange der Kreisbogen zwischen je zwei benach-
barten Punkten stets die gleiche sei (Winkel ¢).

Gesucht wird zunédchst die Lage des Punktes im S T-System, der Tem-
peratur und Salzgehalt des Nullwiirfels nach ¢sec darstellt. Zwei Punkte
B und C in den Entfernungen z und z + dz vom Nullniveau schneiden ein
Volumen von dz m? heraus. Von diesem Volumen geht nach dem frijheren
in ¢ sec die Wassermenge gdz in den Nullwiirfel iiber; von dem symmetrisch
dazu liegenden Volumen B:C: geht ebenfalls die Menge gdz in den Null-
wiirfel iiber. Temperatur und Salzgehalt der Wassermenge, die sich durch
Vermischung dieser zwei Mengen bildet, liegen nach der Mischungsregel in

T

I\\T

§

Abb. 35. Jacossens Methode der Ermittlung
der AustauschgroBe.

den Punkten PQ, welche die Schnittpunkte von BB; und CC; mit 40
bilden. Setzt man AP = x, so 1laBt sich aus der Abbildung leicht finden:
¥=7—7Ccos(z-a)F Lracse, (5-38)

Die Wassermenge 2¢gdz hat demnach die Koordinaten des Punktes auf
der kleinen Strecke PQ = dx. Entsprechendes gilt fiir andere Punktepaare
oberhalb und unterhalb des Nullwiirfels, so da8 man schlieBen kann, dafB
im Nullpunkte nur Wassermengen zusammen kommen, deren Temperatur-
und Salzgehaltverhéltnisse durch die Linie 40 gegeben sind. Die Vermi-
schung aller dieser Differentialmengen gibt die Koordinaten ST des Null-
wiirfels nach ¢sec bzw. seine Lage durch die Entfernung Z auf 40. Z ist

einerseits nach der Mischungsregel durch Z = [2¢dz gegeben, woraus

At
Z=(Tm2 ' (5-39)
folgt. Andererseits schneidet die durch Z auf 4 O senkrecht gezogene Sehne
aus der 7'S-Kurve ein Bogenstiick mit dem Zentriwinkel s . ¢ heraus. Damit

ist analog zu (5. 38)
Z:v—rcos(%-rz)#:éwﬂs?.
Der Vergleich mit der Beziehung (5. 39) ergibt den Austausch 4 zu

0
¢

A:Sts% (5. 40)
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Die Formel (5.40) 148t sich ohne weiteres zu einer praktischen Be-
stimmung von 4 verwenden, wenn fiir verschiedene, aufeinander folgende
Zeiten das ST-Diagramm fiir dieselbe Wassersdule gegeben ist. Abb. 35
stelle zwei solche Diagramme dar; I moge die primare Verteilung, II die
nach ¢sec sein. Sie zeigt die Verdnderung im Aufbau der Wassersiule nach
t sec. Die Querschnitte sind die Tiefenmarken zur Bestimmung von s. Die
Tangente in 4 schneidet die Kurve I in zwei bestimmten Tiefenmarken,
deren Differenz dann s ist. Die Kenntnis von s gibt nach (5. 40) die GroBe
des Austausches A, der diese Verdnderungen in der Wassersiule hervor-
gerufen hat. Die Methode gilt zunichst nur fiir Meeresgebiete, die nahezu
stromlos sind; aus fortlaufenden Serienmessungen an einer Station 148t sich
so zahlenmaBig der vertikale Austausch bestimmen. Eine Ubertragung der
Methode auf Meeresgebiete mit stationdren Stromen ist moglich; dann ent-
sprechen I und II ST-Diagrammen, die fir zwei ortlich in der Richtung
des Stromes aufeinander folgenden Stationen gefunden wurden. So werden
sich z. B. aus den genauen S T-Diagrammen im meridionalen Verlaufe des
antarktischen Zwischenstromes, welche die Bearbeitung der Beobachtungen
der Deutschen Atlantischen Expedition auf ,,Meteor*‘ liefern wird, die Aus-
tauschwerte dieses Tiefenstromes ableiten lassen und uns dadurch einen
Einblick geben iiber Geschwindigkeit und Turbulenz der Wasserbewegung
in relativ tiefen Schichten.

VI. Stationdre Strome im geschichteten Ozean.

1. Stabile Diskontinuitdtsflichen im Meer.

Die theoretischen Untersuchungen EKMANs geben ein sehr genaues
Bild der Meeresstromungen, die sich in einem homogenen Meer ein-
stellen kénnen. Seinen Untersuchungen wird in dieser Hinsicht nicht
mehr viel hinzuzufiigen sein. Die Einfithrung der Homogenstit ist natiir-
lich nur ein Notbehelf der Theorie; er erméglicht die Rechnungen mog-
lichst weit zu fiihren, so daB ein Vergleich mit den Beobachtungen vor-
genommen werden kann. Der Ubergang vom homogenen zum ge-
schichteten Ozean fiihrt zur Behandlung der Fragen nach der Stabilitat
von Diskontinuititsflichen innerhalb des Meeres. Es zeigt sich ndmlich,
daB man bei der Betrachtung von Fillen der Wirklichkeit mit einem
stetigen Aufbau des Meeres oft nicht auskommt und daB es zweckmaBiger
ist, im Aufbau Unstetigkeitsflichen einzufiihren ; bei ihrer Uberschreitung
andern sich die physikalisch-chemischen Eigenschaften der Wasser-
massen um endliche Betrige. Das ist natiirlich auch nur ein sckematisches
Bild, das man einfiihrt, aber es kann doch oft der Wirklichkeit recht
nahe kommen und 1468t dann die Verhéltnisse klar hervortreten.

Diese Betrachtungsweise fithrt zum Begriff des , Wasserkérpers®,
das sind raumlich mehr oder minder ausgedehnte Wassermassen mit ein-
deutig charakteristisch-physikalisch-chemischen Eigenschaften. Der
Einfachheit halber kann man diese Wasserkorper in ihrem Inneren als
homogen ansehen, aber verschiedene Wasserkorper liegen dann im Meere
nebeneinander und der Ubergang von einem zum anderen bildet die

Defant, Ozeanographie. 7
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Grenzfliche; durch die Lage dieser Grenzflichen ist der rdumliche Auf-
bau des Meeres gegeben.

Die Beobachtungen lehren, daB solche Grenzflichen, wenn auch nicht
als unstetige Spriinge der Wassereigenschaften, als vielmehr als rasche
Uberginge auf kurzer Strecke oft zu finden sind, zeitlich und 6rtlich
konstant sind, so daB man sie als stationire Erscheinungen ansehen mu8.
Thr Auftreten ist an die Simgularititen des Stromfeldes gebunden und
die Konvergenz- und Divergenzlinien sind meistens die Spuren solcher
Grenzflichen an der Oberfliche des Meeres.

Untersucht man die Gesetze des Nebeneinanderlagerns solcher
Wasserkérper im Meer, so bedeutet dies in der allgemeinen Theorie
der Meeresstromungen das Fallenlassen der Annahme der Homogenitit
und, wenn die Atmosphire {iber dem Meere als bewegungslos angesehen
wird, die Betrachtung der Einfliisse nur snnerer Krifte, die stromer-
zeugend oder stromerhaltend wirken sollen.

Der Ozean bestehe aus zwel Wasserkdrpern, deren spezifisches Vo-
lumen sich um einen endlichen Wert unterscheidet. Man kann sich die
Frage vorlegen, ob sich diese nebeneinander in einem stationdren Be-
wegungszustand befinden konnen. Es zeigt sich, daB dies tatsichlich
der Fall ist. Entsprechende Rechnungen sind fiir die Atmosphire von
H. v. HELmuOLTZ " und M. MARGULES? ausgefiihrt worden. V. BJERKNES3
hat eine allgemeinere Darstellung dieses wichtigen Problems gegeben.
Die Berechnungen lassen sich ohne weiteres auf diskontinuirliche Uber-
ginge des spezifischen Volumens und der Strémungen von Wassermassen
tibertragen und auf entsprechende Verhiltnisse in den Meeren anwenden*.

Es handelt sich in erster Linie um die Ermittlung der Form und Lage
der Gremzfliche, an der die verschieden dichten Wasserkérper zusammen-
kommen. Es ist leicht einzusehen, daf3 bei ruhenden Wassermassen
die Grenzfliche horizontal verlaufen wird und daB bei stabilem Gleich-
gewichtszustand der leichtere Wasserkérper oben, der schwerere unten
sein muBl. Zwei ruhende Wasserarten verschiedener Dichte kénnen
nebeneinander nie im Gleichgewichte stehen, auch dann nicht, wenn jede
fiir sich im stabilen Gleichgewichte sich befindet. Nur bei einem be-
stimmten Bewegungszustand ist ein stationdrer Zustand mdglich und
auch dann steht die Grenzfliche, welche beide Wasserkdrper trennt,
nicht etwa senkrecht zwischen beiden, sondern liegt schief, derart daB

r Hermuortz, H.v.: Uber atmosphirische Bewegungen. . Sitzgsber.
preuB. Akad. Wiss., Physik.-math. K1. 1888.

2 MarGuLEs, M.: Uber Temperaturschichtung in stationir bewegter und
ruhender Luft. Meteor. Z. Hannband, S. 243. 1906.

3 ByeERKNES, V.: Geofys. Publ. Bd. 2, Nr. 4. Oslo 1921I.

4+ DeEFANT, A.: Stabile Lagerung ozeanischer Wasserk6rper und dazu-
gehorige Stromsysteme. Verdff. Inst. Meereskde, N.F., A, H. 19. Berlin
1929. .
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die dichtere Wasserart keslférmig unter die weniger dichte zu liegen
kommt. Die Lage der Grenzfliche hingt also vom Bewegungszustand
und dem Aufbau der beiden Wasserkérper ab. Es 148t sich leicht einsehen,
daB eine stabile Lage der Diskontinuititsfliche nur mdoglich ist, wenn
an ihr eine kinematische und eine dynamische Grenzbedingung erfiillt
sind. Erstere besagt, daB keine Geschwindigkeitskomponente senkrecht
zur Grenzfliche vorhanden sein darf, da sonst eine Verschiebung der-
selben eintreten miilte. Wenn man mit # die Richtung der Normalen
zur Grenzfliche und mit #, v, w die Geschwindigkeitskomponenten in
der unteren dichteren und mit #’, v', w’ die entsprechenden GréBen in
der oberen Wassermasse bezeichnet, dann ist der mathematische Aus-
druck fiir die kinematische Grenzbedingung:

(6 — ') cos (nx) + (v — v') cos (ny) + (w — w') cos (n2) = 0. (6. 1)
Die dynamische Bedingung verlangt, daBl an der Diskontinuitdtsfliche
Druck und Gegendruck einander gleich sind:

p—p =o0. (6. 2)
Bezeichnet man mit #, v, @ die totalen Beschleunigungskomponenten
‘lings der Koordinatenachsen, so folgt aus den Bewegungsgleichungen
(2. 4) bei Vernachlissigung der Reibungsglieder ganz allgemein:
dp=po(X—a)dx+(Y —0)dy +(Z —w)dz]. (6.3)
X, Y, Z sind-die Komponenten der duleren Krifte, bei einem rotieren-
den System (Erde) kann man sich damit auch die Komponenten der
scheinbaren, von der Rotation herrithrenden Krifte (ablenkende Kraft
der Erdrotation) verbunden denken. Setzt man in (6. 3) dp = o, so er-
hilt man die Gleichung der isobaren Flichen wihrend der Bewegung der
Wassermasse. Sind zwei Wasserkorper vorhanden, so kommt zu Glei-
chung (6. 3) eine analoge fiir die zweite Wasserart dp’ hinzu und dp’ = o
ist sodann die Gleichung der isobaren Flichen in diesem zweiten Wasser-
kérper. Da fiir die Grenzfliche die Beziehung (6. 2) gelten muB, ergibt
sich als dynamische Bedingungsgleichung fiir diese:
[oX —¢ X)—(ou—gu)dx+[(@Y — o' Y')—(ov —g'v']]dy +
[(0Z—¢ Z)—(ew—g'wldz=o0. (6.4)
Durch die Gleichung (6. 3) und eine analoge fiir dp’ und durch (6. 4)
sind die Neigungswinkel der isobaren Flichen in beiden Wasserkorpern,
sowie jener der Grenzfliche zwischen denselben gegeben. Wenn die
zwei Wassermassen jede fiir sich komogen sind, sind die isobaren Flichen
sowie die Grenzfliche ebene Flichen. Die Ausdriicke dafiir werden ein-
facher, wenn man die y-Achse des Koordinatensystems tangential zu
der betrachteten Fliche legt; dann wird die Neigung der isobaren
Flachen in der xz-Ebene:

ds X-
7 —

B

Uﬁ=tagﬁ=’ : (6.5)

g

7*
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und die Neigung der Grenzfliche:

92 tagy— — @X=CX)-(u-guw) 6. 6)
dx (0Z - Z)-(ow—ow)
Die Ausdriicke (6. 5) und (6. 6) gelten ganz allgemein. Wir wollen nun
den einfachen Fall betrachten, daf3 die zwei Wasserarten beschleunigungs-
los und geradlinig parallel der y-Achse® strémen und daBl jede Wasserart
fiir sich in der z-Richtung im statischen Gleichgewicht sich befindet.
Dann sind nach den Gleichungen (2. #) und (2. 8)

?ffjjﬂ?ii und d=w=1di' =w =0
=, 7 =
zu setzen und die Gleichungen (6. 5) und 6.6) gehen iiber in die Glei-

chungen

! , 1
tagp=—-—wv, tagp = ——v
gp PR gn 7

’ Lov—gv 6

¢ =g - 07
Fiihrt man in die letzte Gleichung an Stelle der Dichte g das spezifische
Volumen a ein, dann wird

und tagy= —

tagy = _Lve v (6.8),

g ¢ -«

Die Neigungen der isobaren Flichen, sowie der Grenzfliche sind von-
einander verschieden und im allgemeinen schneidet die Diskontinuitits-
flache zwischen den beiden Wasserkérpern die isobaren Flichen sowohl
der leichteren wie der schwereren Wasserart. Die Diskontinuititsfliche
fallt mit einer derselben nur dann zusammen, wenn in beiden Wasser-
massen die Geschwindigkeiten gleich groB sind (v = »'). Sonst ist die
Neigung der Grenzfliche um so gréBer, je weniger sich die zwei Wasser-
arten unterscheiden und je verschiedener ihre Geschwindigkeiten sind.

Die Neigung der isobaren Flichen ist hingegen um so gréfler, je
groBer die Geschwindigkeit der betreffenden Wassermasse selbst ist
und sie ist unabhingig vom Vorhandensein einer anderen Wasserart.
Bewegen sich die Wassermassen mit verschiedener Geschwindigkeit,
so ist die Neigung der isobaren Flichen in beiden Wassermassen ver-
schieden und sie dndert sich sprumghaft an der Diskontinuititsfliche
selbst. Dies duBert sich im Druckfeld durch einen Kwick der Isobaren.

Folgende Beispiele mogen einen Uberblick {iber die GroBenordnung
der Neigungswinkel sowohl der isobaren Flichen, wie der Diskonti-
nuitdtsfliche in Fallen geben, die den natiirlichen Verhiltnissen nahe
kommen.

Eine Wassermasse von 0°C und 34°/,, Salzgehalt strome in 450 NBr.

1 Das Koordinatensystem ist entsprechend der Bemerkung vor den
Gleichungen (2. 4) so orientiert, daB, wenn z. B. die --x-Achse gegen Osten
gerichtet ist, die +y-Achse gegen Norden, die - z-Achse gegen den Erd-
mittelpunkt weist. -+ « bedeutet dann einen Oststrom, +v einen Nordstrom.
Weiters wird im folgenden 2o sin ¢ = / gesetzt.
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mit einer Geschwindigkeit von 1m sec™ an eine ruhende Wassermasse
von ebenfalls 00 C, aber 35 °/,, Salzgehalt vorbei. Dann sind

o« =0,972604, « =0,907340; v=o0 und v'=+41

und der Neigungswinkel der Grenzfliche wird bei stationdrer Strémung
y = o° 46" 13”. Die schwerere Wassermasse schiebt sich in einem sehr
spitzen Winkel unter die leichtere ein; die Grenzfliche verlduft sehr nahe
dem Horizont, sie steigt nur um 13,5 m auf T km an. Die isobaren
Flichen liegen in der ruhenden Wassermasse horizontal, in der bewegten
steigen sie gegen Osten an, allerdings, da f’ sich zu o° o’ 2,2" ergibt,
nur sehr wenig, so dafl die Ab-
weichung von den Niveauflichen
auch in der bewegten Wassermasse
nur sehr gering ist (1 cm auf 1 km).
In Abb. 36 ist sowohl die Neigung
der Grenzfliche als auch die der iso-
baren Flichen iibertrieben gezeich- 073k %o
net, um die Verhiltnisse deutlicher
hervortreten zu lassen. / P

Um die Wirkung verschiedener
Temperatur der Wasserarten bel
gleichem Salzgehalt zu verdeut-
lichen, vertauschen wir die obere
Wassermasse durch eine solche von 5},{,3,,
ebenfalls 35°/,, Salzgehalt, geben Abb.36. Stationire Lage der Grenzliche,
ihr aber nun eine Temperatur von is"barezvfelfc;:;‘,eg‘;gg Vf,zzssérkl\gf;:;’fivea“ in
100 C. Dann ist o = 0,97373 und
bei denselben Werten der anderen Groflen wird jetzt y = o° 32" 13",
Die Neigung der Grenzfliche ist also derselben GréBenordnung.

Bei beiden Fillen muB die freie Oberfliche der Wassermassen durch
eine isobare Fliche gebildet sein; die Meeresoberfliche ist deshalb nur
im Gebiete der dichteren Wasserart horizontal, in der bewegten steigt
sie gegen Osten an, aber ihre Neigung ist gem4 0 der Neigung der isobaren
Fliachen auBerordentlich gering.

Wir wollen ein anderes Beispiel besprechen, das Verhiltnissen in
der Natur recht nahe kommt. Im Europiischen Nordmeer strémt der
kalte, salzarme Ostgrénlandstrom parallel der Ostkiiste Grénlands
gegen Stiden; gegen das freie Meer nimmt seine Stirke mit Entfernung
vom Hauptstromstrich ziemlich rasch ab, ja die mittleren Partien des
europdischen Meeres kann man fast als unbewegt ansehen®. Folgende
Abb. 37 zeigt nach den Beobachtungen der ,,Belgica®-Expedition und
der Beobachtungen AMUNDSENs die Lage der Isopyknen in einem Quer-

-Z

 HerLLaND-HANSEN, B. and NanseN, Fr.: The norwegian sea. Report
on norweg. fish. and mar. invest. Bd. 2. Kristiania 1909.



102 Stationdre Stréme im geschichteten Ozean.

schnitt senkrecht zur Strémung. Die Isopyknen steigen im Bereiche
des Ostgrénlandstromes allgemein von Westen gegen Osten mit einem
mittleren Gefille von etwa I zu 300 an. Sie grenzen so keilférmig das
wirmere, aber salzreichere Wasser des Atlantischen Stromes der mittleren
Partien des europiischen Nordmeeres gegen das leichtere Polarwasser
ab. Diese Neigung der Isopyknen entspricht vollig den hier dargelegten
theoretischen Uberlegungen. Nehmen wir der Einfachheit halber beide

Abb. 37. Verteilung der Isopyknen in einem Querschnitt senkrecht zum Ostgrénlandstrom nach
Beobachtungen der ,,Belgica‘-Expedition und Beobachtungen AmunDsens. Im Nebenkirtchen:
Lage des Schnittes und der Stationen.

Wasserarten: Polarwasser und Golfstromwasser als homogen an, so
miissen wir dem ersteren den Beobachtungen gemi8 die Dichte ¢ = 27,1
und eine Geschwindigkeit von etwa 20 cm/sec nach Stiden geben, wahrend
das zweite bei o = 28,1 bewegungslos sei. Damit ist in Formel (6. %)
fiir die Neigung der Grenzfliche zwischen beiden Arten alles gegeben:
¢ =73'N, ¢ = 1,0271 und v = 0,2, weiters o’ = 1,0281 und v’ = o.
Diese Werte ergeben als Neigungswinkel y = 00 10’ 8"; die Grenzfliche
verhilt sich somit stationdr bei einem Anstieg von 1 : 340 gegen Osten.
Dies entspricht in befriedigender Weise mit dem frither mitgeteilten, aus
den Beobachtungen abgeleiteten Werte fiir die Neigung der Isopyknen.
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Nehmen wir die atlantischen Wassermassen in den mittleren Par-
tien des europdischen Nordmeeres als stromlos an, so liegen in ihm die
isobaren Flichen horizontal, wihrend im Gebiete des Ostgrénland-
stromes sie gegen Westen ansteigen miissen. Nach der ersten Formel
(6.7%) wird (abgesehen vom Vorzeichen) § = 0° 0’ 0,6”, was einer Neigung
von rund 10 cm auf 25 km entspricht. Daraus kann gefolgert werden,
daB unter diesen vereinfachenden Annahmen das physikalische Meeres-
niveau an der Ostkiiste Grénlands etwa 25 cm hoher liegen wiirde als
in den zentralen Partien des europiischen Nordmeeres.

Geht man im Vertikalschnitt weiter gegen Osten, so kommt man
in das Gebiet des nach Nordosten setzenden Atlantischen Stromes und
schlieflich in das Gebiet des Norwegischen Kiistenstromes. Den theore-
tischen Uberlegungen gemiB miissen die isobaren Flichen und die
Meeresoberfliche nun gegen Osten ansteigen und gleichzeitig die iso-
steren Flidchen sich in dieser Richtung senken. Die vorhandenen Be-
obachtungen zeigen, daB dies wirklich der Fall ist. Das zentrale Gebiet
des europiischen Nordmeeres ist so durch eine etwa nord-siidlich ver-
laufende Rinne niedvigen Wasserstandes ausgezeichnet.

Zusammenfassend kann man die Verhiltnisse bei stationdren Strémen
in einer zweifach geschichteten Wassermasse auf der Nordhemisphire
folgendermaBen beschreiben: In jedem Wasserkorper fiir sich besteht
etn Gradientstrom; blickt man in der Richtung der Stromung, so steigen
die isobaren Flichen von links nach rechts an. Angrenzende Wasserkorper
bewegen sich vm stationdren Zustand devart, daf3 sich die leichtere Wasserart
in Form eines sehr spitzigen Keils iiber dem dichteven Wasserkorper aus-
dehnt, wihvend letzterer keilfGrmig umter der leichteren Wasserart liegt.
Blickt man von der dichteren Wassermasse zu der wemiger dichien, so
bewegt sich ersteve velativ zur zweiten nach rechts. Fiir Verhiltnisse auf
der Stidhemisphére ist in diesen Regeln rechts und links zu vertauschen.

2. Stationdre Stréme im geschichteten Meer.

Sind nicht zwei Wasserarten vorhanden, sondern deren unendlich
viele, derart, daB ein stetiger Ubergang des spezifischen Volumens ge-
geben ist, dann wird im stationiren Zustand eine bestimmte Neigung
der tsosteren Flichen mit einer horizontalen Stromung verbunden sein.
M. MARGULES hat fiir Luftmassen mit horizontalem Temperaturgefille
die entsprechenden Gleichgewichtsbedingungen in Differentialform auf-
gestellt. Die Ubertragung der kurzen Ableitung auf geschichtete Wasser-
massen ist leicht durchfithrbar. Fiir diese 148t sich aber die Rechnung
weiter entwickeln und auf diese Weise eine praktisch wichtige Beziehung
zwischen Schichtung und Geschwindigkeitsverteilung innerhalb des
stationiren Stromes ableiten.

In vertikaler Richtung herrsche im Meere statisches Gleichgewicht;
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die Grundgleichung hierfiir ist g — 0o Q—E_ 0. Die Stromrichtung falle

mit der y-Achse zusammen; dann ist d1e Bewegungsgleichung fiir einen
stationiren, geradlinigen Strom durch ly — vg—p =0 gegeben. Damit

beide Gleichungen gleichzeitig bestehen, muf3 &gg = 071@1) sein. Fir

ein Gebiet, das klein genug ist, um ¢ = konst. zu setzen, und durch
Einfithrung des spezifischen Volumens, wird die Bedingung fiir statio-
niren Strom

dv_  dlge g olgea (6. 9)

(973_1} 0% Z ox

Stationdre Bewegung stellt sich demnach nur ein, wenn eine bestimmte
Geschwindigkeitsinderung mit der Tiefe vorhanden ist, die aber von
der Massenverteilung innerhalb des Meeres, von seinem Aufbau abhingig
ist. Welchen EinfluB3 diese besitzt, 1i3t sich sehr einfach iiberblicken,
wenn man eine Massenverteilung betrachtet, die durch unter sich parallele

isostere Flichen, die gegen die Niveauflichen um einen bestimmten
Winkel geneigt sind, gegeben ist. Ist gﬁ der Bewegungsvektor (As-
zendant des spezifischen Volumens, siehe S. 16, Gleichung (2. 3)) und

schlieBt dieser mit der 4+ x-Achse den Winkel v ein, so ist
o« de de da

i —Tsmy und o —an S
somit
0(4____@ .
Fri azcotg/.

Gleichung (6. 9) nimmt unter Berficksichtigung dieser Beziehungen
die Form

0” dlge
oz (v + = cotg /) (6. 10)

an. Da die Neigung der isobaren Flichen entsprechend der Gleichung
(6.7) durch tagp= — giv gegeben ist, schlieBt der Gradientvektor

—% mit der 4+ x-Achse den Winkel ¢ = go 4 [ ein derart, daB

cotg ¢ :év wird. Gleichung (6.10) 1aBt sich demnach umformen in

dlge _gsin(y+e) dlge (6. 11)

"9z Isinysine 9z

,,,,, = +§ (cotg y + cotg e)

Da die GroBe Q%% stets negativ ist, hingt die Entscheidung, ob die

Geschwindigkeit mit der Tiefe zu- oder abnimmt, nur von dem Winkel
zwischen den Vektoren des Druckgradienten G und der Bewegungs-
gréBe B ab. Man kann vier Fille unterscheiden, die in Abb. 38 wieder-
gegeben sind. Zwei davon betreffen die Fille, bei denen die Geschwindig-
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keit v eine positive GroBe ist; bei der Wahl des Koordinatensystems
sind dies die Fille mit Strémen von Siiden nach Norden. Die zwei
anderen Fille haben negatives v und betreffen Stréme von Norden
nach Stiden. Fiir die Falle a und d ergibt die Beziehung (6. 11) eine
Zunahme der Geschwindigkeit mit der Tiefe, fiir die Fille b und ¢ hin-
gegen eine Abnahme mit der Tiefe. Alle vier Falle lassen sich in folgende,
fiir die Nordhemisphire giiltige, einfache Regel zusammenfassen :

Dyeht man dem Strome den Riicken und fallen (steigen) die Isosteren
von links nach vechts, so ist im stationdren Strome eine Abnahme (Zunahme)
dey Geschwindigkeit mit der Tiefe vorhanden.

Abb. 38. Verschiedene Lagerung ozeanischer Wassermassen zu den isobaren Flichen. In
den Fillen 2 und & Zunahme, in den Fillen 4 und ¢ Abnahme der Geschwindigkeit mit
der Tiefe.

Aus den fritheren Abschnitten ist bekannt, daf die Neigung der
isobaren Flichen gegen die Niveauflichen auBerordentlich klein ist und
stets gegen die Neigung der Isosteren vernachlissigt werden kann. Es
148t sich deshalb mit geniigender Genauigkeit § = 0° oder 180°, ¢ = go?
oder 2709 setzen und aus (6. 11) wird

ov_ & , Loe

F il cotg 7 — a7z (6. 12)
In dieser Formel enthilt cotgy den Einflul der Neigung der Isosteren
und g—fden EinfluB der Gedringtheit derselben pro Lingeneinheit auf

die Geschwindigkeitsinderung mit der Tiefe. Bei konstantem y 4Bt
die Gleichung (6. 12) eine Integration zu. Sind die Werte der Geschwin-
digkeit und des spezifischen Volumens im Niveau o v, und a,, im Ni-
veau 1 v, und q,, so ergibt (6. 12)



106 Stationdre Strome im geschichteten Ozean.

Up —V; = -{—%cotgylog:i—" (6.13a)

oder, da a: und ao nur sehr wenig verschieden sind (a: —ao = Aa),
mit geniigender Genauigkeit

Uo—vxzﬂ—%cotgy%:—l. (6.13Db)

Diese Beziehung gestattet bei stationiren Verhdltnissen aus der ge-
gebenen Massenverteilung die vertikale Anderung der Stromgeschwin-
digkeit, also die relative Geschwindigkeitsverteilung zu berechnen; sie
gibt aber keinen Aufschluf} tiber die absolute Geschwindigkeit; dazu
mull wenigstens fiir esne Tiefe die Geschwindigkeit selbst zahlenmiBig
gegeben sein. Die Beziehung ist vollig dquivalent einer #hnlichen
Beziehung, die V. BJERkNES und W. SANDSTROM aus dem Zirkulations-
satz abgeleitet haben und mit der wir uns spiter noch befassen werden
(siehe S. 120)
Auch die Gleichung (6. 9) 148t sich in der Transformation

dv Qe g o

“o: = Vor T o
benutzen, um von Schichte zu Schichte die vertikale Geschwindigkeits-
dnderung zu ermitteln. Sind an zwei Stationen in der Entfernung L
im Niveau o die spezifischen Volumina a, und o', in der Tiefe % die
entsprechenden Werte a, und ¢’, gefunden worden, dann ergibt sich
daraus als praktisch verwertbare Formel zur zahlenm#Bigen Ermittlung
der Geschwindigkeitsverteilung
Vo (0 + &) — Vs (0o + L) = % (0o — ), +a, — ). (6. 14)
Diese Formel ist praktischer als (6. 13b), weil eine genaue Ermittlung
der Neigung der Isosteren auf Schwierigkeiten stéBt, die dadurch ver-
mieden werden. AuBerdem ist zu empfehlen, die vertikale Entfernung 4
(die Schichtendicke) nicht zu groB zu wihlen und woméglich schritt-
weise von Schichte zu Schichte zu rechnen.

Als Beispiel fiir die praktische Berechnung soll die vertikale Geschwin-
digkeitsverteilung innerhalb der Stationen b und ¢ im Querschnitt des Golf-
stromes Kap Florida—Gun Cay (siehe S. 12, Abb. 2) ermittelt werden. Das
Beobachtungsmaterial (siche die Tabelle auf S. 14) steht in den ersten Spalten
folgender Tabelle; die Entfernung der zwei Stationen ist L = 8,7 km. Die
Berechnung der Geschwindigkeit in den verschiedenen Tiefen ist unter der
Annahme erfolgt, daB in 400 m die Geschwindigkeit v,,, = 0 ist. Mit dieser
durch direkte Beobachtungen gestiitzten Annahme liefert dann die Glei-
chung (6. 14) schrittweise die Geschwindigkeit fiir die anderen Niveaus bis
zur Oberfliche.

G. Wost: hat fiir dieselben Stationen die Geschwindigkeitsverteilung
nach der BJERKNES-SaNDsTROMschen Methode (siehe S. 121) berechnet und

t loc. cit., S. 12.
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Golfstrom: Querschnitt Kap Florida — Gun Cay.
Berechnung der vertikalen Geschwindigkeitsverteilung.

U ‘ .

Tiefe in “ Station b Station ¢ |L=8,7km A to—tt, ‘ v in

m « o o« —a +—¢ . CIMSec—I
| I

o 0,97 585 0,97 608 23.10—5 - ‘ 106

50 537 5411 4 Er o

100 450 456 6 100 28 i 88

200 ! 287 3009 22 100 o ; 63

300 \ 222 240 18 100 28 | 26

400 | 160 170 10 | o

genau dieselben Werte erhalten. Die aus der gegebenen Massenverteilung
berechnete Geschwindigkeitsverteilung im ganzen Querschnitt stimmt mit
der aus den Strommessungen abgeleiteten, wie WisT zeigen konnte, gut
iiberein; wir kommen spiter noch darauf zuriick.

Werden stationire Verhiltnisse vorausgesetzt, so sind relative Strom-
verteilung und Massenverteilung im Meer tm gegenseitigen Abhingigkerts-
verhdltnis; ist der Aufbau des Meeres gegeben, so sind die Stromver-
hiltnisse festgelegt und aus dem ersteren koénnen nach der wichtigen
Formel (6. 14) die letzteren berechnet werden. Es ist damit die Moglich-
keit gegeben, aus der Massenverteilung allein ein Bild der Wasserver-
setzung in den verschiedenen Tiefen des Ozeans zu gewinnen; dies
ist um so wertvoller, als die direkten Messungen der Stromelemente mit
mehr oder minder groBen Schwierigkeiten verbunden sind so, daB} diese
Messungen stets nur als eine angenehme Kontrolle der Berechnungen
anzusehen sein werden.

3. Wassermassen verschiedenen spezifischen Volumens
in stabiler Lagerung.

Zur Beurteilung auffallender Lagerung von Wassermassen innerhalb
solcher von anderen spezifischen Volumens ist es wichtig festzustellen,
welche Stromverhiltnisse in ihrem Bereiche und in der Umgebung
solcher Massen vorhanden sein miissen, damit sie keinen Auf- und Ab-
trieb erleiden, somit ¢n stationdrer Lagerumg verharren. Auch hier
lassen sich Uberlegungen, die zuerst fiir verschieden temperierte Luft-
massen ausgefiihrt wurden, direkt auf die Verhiltnisse in den Ozeanen
iibertragen. Entsprechende Rechnungen liegen von F. M. EXNER® und
V. BjERKNES®? vor. Es ist zunichst vorteilhaft, streifenformig angeord-
nete Wassermassen grofleren oder geringeren spezifischen Volumens,
die keine Bewegung aufweisen sollen und in bewegten Massen anderen
spezifischen Volumens eingebettet sind, zu betrachten. Gefragt ist

* EXNER, F. M.: Dynamische Meteorologie 1917, S. 159, 1. Aufl.

2 BJERKNES, V.: On the dynamics of the circular vortex with applica-
tions to the atmosphere and atmospheric vortex and wave motions. Geof.
Publ. Bd. 2, Nr. 4. Oslo 1921.



108 Stationdre Strome im geschichteten Ozean.

nach Richtung und GréBe der Geschwindigkeit auf beiden Seiten der
ruhenden Wassermasse und nach der Form und Neigung der Grenz-
fliche zwischen den beiden Wasserarten. Die Antwort 148t sich leicht
aus den vorhergehenden theoretischen Uberlegungen ableiten.

a) Ruhende schwerere Wassermasse im bewegten leichteren Wasser.
Abb. 39, die fiir die Nordhemisphire gilt, gibt diese Verhiltnisse in
einem Querschnitt der senkrecht zu den Strémen gelegt ist, wieder. Die
Abbildung ist unabhingig vom Azimut, kann demnach beliebig orien-
tiert werden. Die Stromrichtung der leichteren Wassermassen auf beiden
Seiten der schwereren in der Mitte ist bei stationiren Verhiltnissén
durch die Regeln in den vorhergehenden Abschnitten sofort gegeben;
aus der Stromverteilung folgt dann die Neigung der isobaren Flichen:
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Abb. 39. Ruhender schwerer Wasserkdrper eingebettet in bewegtes leichteres Wasser. Lage der
Grenzflichen und der isobaren Flichen, sowie des phys. Meeresniveaus.

in der schweren Wassermasse muf} im gleichen Niveau der Druck niedri-
ger sein als auf beiden Seiten und deshalb wird die Meeresoberfldche dort
tiefer stehen als rechts und links. Das physikalische Meeresniveau zeigt
in diesem Falle eine langgestreckte Einbuchtung und die schwerere
Wassermasse in der Mitte verbreitet sich nach rechts und links um so
mehr, in je tiefere Niveaus man hinabsteigt.

Wenn der schwerere Wasserkérper in der Mitte nicht stromlos ist,
muB zur Erhaltung des stationidren Zustandes den Strémen der leichteren
Wasserart auf beiden Seiten noch diese Bewegungskomponente der
schwereren Wassermasse hinzugefiigt werden; dann zeigen aber auch
die isobaren Flichen und die Oberfliche des Meeres im Bereich der
schwereren Wassermasse eine bestimmte Neigung, die von der Richtung
der Strémung in dieser abhingt.

Ahnliche Verhiltnisse, wie sie hier schematisch mit zwei Wasserarten
verschiedenen spezifischen Volumens behandelt wurden, herrschen tat-
sichlich im Gebiete des Labrador- und des Golfstromes. Abb. 40 gibt
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nach E. H. Smite® die Massenverteilung auf einem mnord-siidlichen
Querschnitt durch die west-6stlich verlaufenden Strémungen siidlich
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Abb. 40. Verteilung der Anomalie des spezifischen Volumens in einem Meridionalschnitte siidlich
der Gr. Neufundland-Bank (nach E. H. SmITH).

der Neufundlandbank. Eine Masse schwereren Wassers ist auf der Nord-
und Stidseite flankiert von solchen gréferen spezifischen Volumens.
Im Gebiete der Stationen 205 und 206 bewegt sich die leichtere Wasser-
masse aus der Zeichen-
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1 Smite, E.H.: A practical method for determining ocean currents.
Coast Guard Bull. Nr. 14. Washington 1926.
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feren Schichten nach Norden und Siiden auskeilt, herrscht in einer
Niveaufliche iiberall tieferer Druck als nérdlich und siidlich und die
Topographie der Meeresoberfliche zeigt eine Einbuchtung an dieser Stelle.

Alle Querschnitte stidlich der Neufundlandbank, senkrecht auf die
vorhandenen Stréme zeigen diese Einsenkung so, daB in der dynami-
schen Topographie der Meeresoberfliche diese Stelle als eine rund um
die Neufundlandbank verlaufende stationdre Rinne wiedrigen Wasser-
standes erscheint®. Diese Verhiltnisse sind eine ausgezeichnete Illustra-
tion fiir den in Abb. 39 gegebenen schematischen Fall.

b) Bei ruhender Wassermasse geringever Dichte eingebetict in bewegte
schwerere Wassermassen liegen die Verhiltnisse, wie sie schematisch
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Abb. 42. Ruhender, leichterer Wasserkdrper eingebettet in bewegte, schwere Wassermasse.
Form der Grenzfliche, der isobaren Flichen und des phys. Meeresniveaus.

in Abb. 42 gezeichnet sind. Auch in diesem Falle zeigen die isobaren
Flichen und die Meeresoberfliche eine Einsenkung im Bereich der in
der Mitte liegenden leichteren Wassermasse; aber die Lage der Grenz-
fliche zwischen beiden Wasserarten ist wesentlich verschieden von friiher.
Die leichtere Wasserart nimmt in den oberen Schichten viel mehr Raum
ein und die schwereren Massen schieben sich nun von beiden Seiten
keilférmig darunter ein. Ein Beispiel aus der Wirklichkeit ist mir fiir
diesen Fall nicht bekannt.

c) Von besonderem Interesse ist die Untersuchung stationdrer Massen-
verhiiltwisse im Ozean bei Wassermassen, die in Rotation begriffen sind.
V. BJERKNES nennt solche Systeme zirkulare Wirbel; er hat sie ein-
gehend untersucht in der frither zitierten Abhandlung und eine An-
wendung auf die Atmosphire als ganzes und auf die atmosphirischen
Zyklonen und Antizyklonen gegeben. In dhnlicher Weise lassen sich die
Ergebnisse auf rotierende Wassermassen anwenden.

Zunichst sollen die Verhiltnisse bei Rotation zweier Wassermassen
verschiedenen spezifischen Volumens um eine vertikale Achse bei

t International ice observation and ice patrol service in the North At-
lantic ocean; Season 1926. Coast Guard Bull. Nr. 15. Washington 1927.
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rotierender Erde klargelegt werden. Da bei zirkularem Wirbel véllige
Symmetrie in bezug auf die vertikale Achse vorhanden ist, geniigt es
die Verhiltnisse in einer Meridianebene (x2) anzugeben. Fiir einen
Punkt der x-Achse der allgemein die Entfernung » von der Rotations-
achse besitzt, sei v bzw. v die Rotationsgeschwindigkeit, je nachdem
der Punkt der oberen oder der unteren Wassermasse angehort; die
Geschwindigkeit sei positiv bei antizyklonischer Rotation (im Sinne
des Uhrzeigers, cum sole), negativ bei zyklonischer Rotation (contra
solem). Die allgemeine Gleichung fiir die Neigungen der isobaren Flichen
und der Grenzfliche (6. 5) und (6. 6) gelten auch hier. Neben der ab-
lenkenden Kraft der Erdrotation tritt nun noch die Zentrifugalkraft
hinzu; es ist also zu setzen:

X=lv -2, Z=g, i#=w=0

’ ’ v’
und X' =lv -

Die Neigung der isobaren Flichen in der Meridianebene ist dann durch

lv— —

tag = ——

)
o
S

die der Grenzfliche in der Meridianebene durch

! d'v—av I o v?— v’

tagy = — —

g o —« rg o —«

gegeben. Man kann nun die verschiedensten Arten zirkularer Wirbel
untersuchen; in erster Linie interessieren die Fille, in denen entweder
bei zyklonischer oder -antizyklonischer Rotation 1. die obere leichtere
Wassermasse oder 2. die untere schwerere Wassermasse die grdfBere
Rotationsgeschwindigkeit aufweist. Bei gegebenen spezifischen Volumen
a und o, sowie gegebener Geschwindigkeit der Rotation lassen sich dann
die Neigungen der isobaren Flichen und jene der Diskontinuititsfliche
berechnen. F. M. EXNER und V. BJERKNES haben fiir Luftmassen ver-
schiedener Temperatur solche Rechnungen durchgefiihrt. Fiir Wasser-
massen verschiedenen spezifischen Volumens sind die Rechnungen ganz
analog auszufiihren. Es sollen hier keine Zahlenwerte gegeben werden,
sondern nur in einigen Fillen schematisch der Verlauf der isobaren
Flichen und der Diskontinuititsfliche besprochen werden. Abb. 43
gibt vier Falle, zwei bei zyklonischer und zwei bei antizyklonischer
Rotation. Bei rascher rotierenden Oberflichenschichten (Abb. 43, «
und 4) — das sind die Fille, die den Verhiltnissen im Ozean wirklich
entsprechen werden — hat man bei zyklonischer Bewegung mit einem
Ansaugen der schwereren, unteren Wassermasse zu tun; die Diskon-
tinuitatsfliche hebt sich und weist die geringste Tiefe im Zentrum des
Wirbels auf; die untere, schwerere Wassermasse sammelt sich moglichst



112 Stationdre Stréme im geschichteten Ozean.

um die Rotationsachse. Gleichzeitig zeigt aber die Meeresoberfliche
und die isobaren Flichen eine Einsenkung um die Rotationsachse.

Bei antizyklonischer Bewegung wird bei Aufwolbung der Meeres-
oberfliche und der isobaren Flichen die Diskontinuititsfliche nach
abwirts gebogen; im Zentrum des Wirbels liegt sie am tiefsten; hier
sammelt sich die obere leichtere Wassermasse moglichst nahe der Rota-
tionsachse und wir haben in den zentralen Teilen des Wirbels eine tief
reichende Ansammlung leichteren Wassers.
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Abb. 43. Form der Meeresoberfliche, der isobaren Flichen und der Grenzfliche bei rotierenden
Wasserkdrpern.

a bei zyklonischer Rotation

i h ti schi
Bei rascher rotierender Oberschicht { 4 bei antizyklonischer Rotation.

¢ bei zyklonischer Rotation

Bei her roti der Unterschicht R R .
¢l rascher rotieren ¢ { d bei antizyklonischer Rotation.

Bei rascherer Rotation der unteren Wasserart sind die Verhiltnisse
gerade umgekehrt (Abb. 43 ¢ und d). Bei zyklonischer Bewegung findet
ein Hinabsaugen der oberen leichteren Wasserart lings der Rotations-
achse statt, bei antizyklonischer Bewegung ein Emporsaugen der unteren,
schwereren Wassermasse. Da in den Oberflichenschichten der Meere die
Geschwindigkeit im allgemeinen groBer ist als in der Tiefe, diirften
diese Fille weniger praktisches Interesse besitzen.

d) In Wirklichkeit findet man selten sprungweise Uberginge des
spezifischen Volumens. Aber auch bei stetigem Ubergang ergeben sich
ganz dhnliche Verhéltnisse. Die Neigung der Isosteren und der Isobaren
bei zirkularen stationidren Wirbeln 146t sich in dhnlicher Weise wie im
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Abschnitt 2 dieses Kapitels berechnen. Die Bewegungsgleichung hat
nun die Form

zu ihr tritt wieder die statische Grundgleichung. In analoger Rechnung
findet man die Beziehung:

g—z = ——gz [cotg & + cotg ¥]
- ==

1 0«
¢ 9z’
4

worin ¢ und y dieselbe Bedeutung haben wie dort. Bei den groBen
Kriimmungsradien # der Wirbelbahnen tiiberwiegt I stets gegeniiber

27”, so daBl auch hier dieselbe Regel gilt, wie bei geradlinigen Strémen :

Stellt man sich mit dem Riicken im Strom, so fallen (steigen) im statio-

Abb. 44. Rotierende, stetig geschichtete Wassermassen. Form der Meeresoberfliche, der iso-
baren und der isosteren Flichen bei Abnahme der Rotationsgeschwindigkeit mit der Tiefe.
a Zyklonische

l tation.
4 Antizyklonische | Rotation

niren Wirbel die Isosteren von links nach rechts, wenn eine Abnahme
(Zunahme) der Geschwindigkeit mit der Tiefe vorhanden ist (Nord-
hemisphire). Die Verteilung der isosteren und isobaren Flachen in einem
zyklonischen und einem antizyklonischen Wirbel der Nordhemisphire
bei Abnahme der Stromgeschwindigkeit mit der Tiefe ist schematisch
in Abb. 44a und b gegeben.

Eine Anwendung der hier gegebenen Theorie findet sich vielleicht
in jenen Gebieten des Meeres, deren Oberflichenschichten, bedingt durch
die Luftstromungen der unteren Atmosphirenschichten eine Rotations-
bewegung, sei es im zyklonischen oderim antizyklonischen Drehungssinn,
aufweisen. Insbesondere im Gebiete zwischen den Aquatorialstrémen
(als Folge der Passatstromungen) und der Westtrift der gemiBigten
Breiten (als Folge der Westwindtrift) jeder Hemisphdre bilden sich in
den oberen leichteren Wasserschichten der Ozeane teilweise wenigstens
antizyklonische Kreisldufe aus. Bei stationdren Verhiltnissen miiiten
dann in diesen Gebieten nach Abb. 44 b die isosteren Flichen im zentralen

Defant, Ozeanographie. 8
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Teile des antizyklonischen Wirbels eine Einbuchtung nach abwidrts
zeigen. Das ausgedehnte antizyklonische Wirbelgebiet im Nordatlanti-
schen Ozean, dessen Zentrum in etwa 25°—25¢ N. Br. liegt, sowie das
entsprechende schwicher ausgebildete des Siidatlantischen Ozeans in
etwa 250-—30¢ S. Br. " sind bis in tiefere Niveaus hinab von Warmwasser-
ansammlungen begleitet, die mit entsprechenden, bis etwa 600—800 m
Tiefe reichenden Ausbuchtungen der Isosteren nach abwirts verbunden
sind. Darunter ist ein schwaches allgemeines, im Aquatorialgebiet
wicht unterbrochenes Isosterengefille von Norden nach Siiden vorhanden
(siche Abb. 150).

Diese Ausbuchtungen miissen als eine Folge der antizyklonischen
Wirbel angesehen werden und sind als stationdre Erscheinungen aufzu-
fassen, solange keine
radialen Wasserverset-
zungen im Wirbel vor-
\ handen sind.

y,\ N Mit der Ausbuchtung
- der isosteren Flidchen
nach unten mufl nach
Abb. 44, b eine Aufwol-

200 \—_\
/”—\ bung der isobaren Fla-

Al 400 chen verbunden sein,
2¥30 /\ wenn die oberen Schich-
2 ten die groBere Rota-
tionsgeschwindigkeit
zeigen, was im betrach-
Abb. 45. Druckflichen und phys. Meeresniveau in einem  teten Fal]geWIB zutrifft.
Meridionalschnitt des Atlantischen Ozeans auf 30° west. v. Gr. . . .
(nach Merz und Wiist). Auch dies scheint in den
Subtropen des Atlanti-
schen Ozeans der Fall zu sein. Abb. 45 gibt nach A. MErRz und G.
Wiist? die Druckunterschiede in einem Meridionalschnitt durch den
Atlantischen Ozean auf 30° w.L. v. Gr. von 40¢S, bis 10 N. bis zu
Tiefen von 60oom und gleichzeitig einen meridionalen Schnitt durch
die physikalische Meeresoberfliche fiir dieses Gebiet. Die Aufwolbung
der isobaren Flichen im antizyklonalen Konvergenzgebiet des Siid-
atlantischen Ozeans in 25¢—30¢ Br. tritt deutlich in Erscheinung; fiir
das antizyklonale Konvergenzgebiet des Nordatlantischen Ozeans ist
ebenfalls ein Anstieg der isobaren Flichen in 20—30¢ Br. vorhanden. Es
ist nicht zu bezweifeln, daB die Aufwoélbung der Druckflichen in diesen

S N
W 30° 200 100 'Aag_gaforr 10°

¢-bar o
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1 Siehe Abb. 58 auf Seite 143 aus MEVER, H.F.: Die Oberflichen-
strémungen im Atlantischen Ozean im Februar. Ver6ff. Inst. Meereskde,
H. 11. Berlin 1923.

2 Merz, A. und WisT, G.: Die Atlantische Vertikalzirkulation. 3. Beitr.
Z. Ges. Erdkde. Berlin 1923, S. 132.
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Meeresteilen wenigstens zum Hauptteil durch die stationdre Zirkulation
bedingt ist.

Ausgedehnte zyklonische Rotationen finden sich nach den Karten
der Oberflichenstrémungen des Atlantischen Ozeans (sieche Abb. 58)
in den Grenzgebieten zwischen Westwindtrift und Polarstrémen. Na-
mentlich im Siidatlantischen Ozean sind diese zyklonischen Wirbel sehr
gut entwickelt und in ihnen miiite der Theorie entsprechend eine Au/-
wolbung der Isosteren in den zentralen Gebieten vorhanden sein. Tat-
sdchlich zeigen die von G. WisT fiir die ost- und westatlantische Mulde
entworfenen Langsschnitte der Temperatur und des Salzgehaltes (siehe
fir den Salzgehalt die Abb. 60 und 61), die in ihren siidlichsten Teilen
diese zyklonischen Wirbel schneiden, eine
Aufwolbung der Temperatur in den zen-
tralen Teilen der Wirbel, was wohl dyna-
misch durch die zyklonische Rotation der
Oberflichenschichten bedingt sein wird.
Daf} diese Gebiete zeitweise die Stellender
Bildung des kalten Bodenwassers sein
sollen (siehe S. 148), wird sicher durch
den Umstand beglinstigt, daB hier die
kalten Unterschichten dynamisch in ge-
ringere Tiefen emporgehoben werden. M

J. W. SANDSTROM ™ hat zuerst darauf
hingewiesen, daf die durch die antizy- ¢ %
klonischen Luftstromungen der subtro-
pischen Hochdruckgtirtel bedingten anti- o
zyklonalen Meeresstromungen die leich- ;‘e‘;‘;,;‘ci;tef:f&?f;jse;“ ‘;e;‘;;.‘f;g;}gﬁgj
teren und wirmeren Oberflachenschichten i‘;‘fitzbyelizgf:;:acgawiv éiflg’f;;zlzsr
nach dem Zentrum des antizyklonischen e
Kreislaufes pressen und dort eine Anhidufung des warmen Oberflichen-
wassers hervorrufen. Er hat diese Erscheinung auch experimentell nach-
weisen konnen.

In einem Troge, der in konstanter Rotation gehalten wird, befinden
sich zwei Fliissigkeiten verschiedener Dichte; die obere leichtere wird, um
sie von der unteren deutlich abzuheben, mit Tusche gefarbt. Die freie
Oberfliche der Fliissigkeiten bekommt infolge der Zentrifugalkraft der
Rotation eine schwache, aber deutliche Kriimmung (siehe Abb. 46a). LaBt
man nun einen Luftstrom vertikal von oben auf die Wasseroberfliche
herabblasen (am besten durch ein feines Sieb einer GieBkanne), so wirkt
dieser auf die rotierende Wasseroberfliche wie eine Antizyklone auf die
Meeresoberfliche. Bald stellt sich die Wirkung auf die Grenzflaiche beider
Wasserarten ein: es bildet sich eine Anhadufung des leichteren Wassers der

* SANDsTROM, J. W.: Uber die Anhdufung des warmen Meerwassers in
den RoBbreiten. Ark. f. mat., astr.o.fys. Bd. 9, Nr. 32. 1914, oder: The
hydrodynamics of Canadian waters. Can. fish. Exp. 1914/15, S. 241.

g*
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Oberschicht rund um die Rotationsachse des Wirbels aus (Abb. 46b). In
gleicher Weise lait sich die Wirkung einer zyklonischen Luftbewegung
studieren. Entsprechend der Abb. 46c steigt nun die untere schwere
Wassermasse lings der Rotationsachse empor und bildet eine Aufwoélbung.
Zur besseren Sichtbarmachung derselben wird bei diesem Versuch die
untere Wassermasse gefarbt.

Diese Versuche lassen den Schluf zu, da8}, wenn iiber einem Meeres-
gebiet auch lingere Zeit eine Zyklone oder eine Antizyklone lagert,
entsprechende vertikale Verschiebungen der Wassermassen im Meere
erfolgen miissen und zwar wird im Bereiche einer Zyklone das Ober-
flichenwasser fortgetrieben, das Tiefenwasser emporgesaugt; die Iso-
steren werden eine Aufwolbung zeigen. Im Bereiche einer Antizyklone
zieht sich hingegen das Oberflichenwasser zusammen und gewinnt in
den zentralen Teilen an Michtigkeit, wihrend das Tiefenwasser ver-
dringt wird; die Isosteren fallen in diesem Fall gegen die zentralen
Teile des Hochdruckgebietes ab. Manche beobachtete unperiodische
Anderung in der Temperatur oder im Salzgehalt in den oberen Meeres-
schichten oder in einer Sprungschichte daselbst kann in solchen verti-
kalen Verschiebungen, bedingt durch unperiodische meteorologische Er-
scheinungen ihren Grund haben.

VII. Dynamik der Konvektionsstrome.

Im vorhergehenden Kapitel ist nachgewiesen worden, dall bei Ver-
nachlissigung von Reibungseinfliissen im stationiren Bewegungszu-
stand zu einer gegebenen Massenverteilung eine bestimmte Geschwin-
digkeitsverteilung gehort. Dieses gesetzmaBige Verhiltnis ist eine Folge
der Schichtung im Meere und fiihrt zu einer praktisch auswertbaren
Beziehung, welche die relativen Geschwindigkeiten, mit denen sich
Horizontalschichten tibereinander bewegen, zu ermitteln gestattet, nicht
aber die absoluten Geschwindigkeiten relativ zur Erde. In den folgenden
Abschnitten wird zuerst die von V.BJERKNES angegebene und von
seinen Schiilern weiter ausgebaute Zirkulationstheorie behandelt, die
im Wesen zu denselben Schliissen fithrt; sie gewihrt insofern einen Vor-
teil, als sie den in Wirklichkeit oft mehr oder minder komplizierten
Aufbau des inneren Kraftfeldes iiber kleinere Einzelheiten hinweg leicht
zu iiberblicken gestattet und dadurch namentlich zu wertvollen qualita-
tiven und zum Teil auch quantitativen Vergleichen der stromerzeugen-
den snneren Krifte an verschiedenen Orten oder zu verschiedenen Zeiten
fiihrt. Ein Satz von EkMAN und HELLAND-HANSEN zeigt, wie man von
der relativen Geschwindigkeitsverteilung unter gewissen Bedingungen
zur Kenntnis der absoluten Geschwindigkeitsverteilung gelangen kann.
Ein Schritt weiter in die Theorie der Konvektionsstrome fithren dann
Exmans Untersuchungen. Sie gestatten die Reibung insoweit zu be-
riicksichtigen, dal der Reibungskoeffizient als konstant angesetzt wurde.
Wenn auch diese Annahme bei geschichtetem Wasser noch weniger
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paBt als bei homogenem, so geben doch die Ergebnisse einen Einblick
in den Aufbau dieser Konvektionsstrome, die durch Solenoidfelder er-
zeugt, die dadurch gegebene Gleichgewichtsstérung wieder auszugleichen
suchen. Es ist moglich einfache ypische Fille vollstindig zu losen; sie
konnen als Grundlage zur Behandlung von komplizierteren Fillen, die
in Wirklichkeit vorkommen, dienen.

1. Die Zirkulationstheorie von V. Bjerknes.

Jede Abweichung von den in III, 1 gegebenen Bedingungen des
statischen Gleichgewichtes fithrt zum Auftreten von inneren Kriften,
welche die Zuriickfithrung des gestorten Gleichgewichtes in die Gleich-
gewichtslage besorgen, wenn die die St6érung verursachenden Krifte
ginzlich wegfallen oder nachlassen. Die Bestimmung dieser Krifte
in ihrer Abhingigkeit von der Massenverteilung liefert in einfacher Weise
eine von V. BJERKNES und J. W.SANDSTROM * entwickelte Theorie, die auf
einen von Lord KeLviN eingefithrten Begriff der Zirkulation zuriickgeht.

Man betrachtet in einer in Bewegung befindlichen Fliissigkeit eine
zusammenhidngende Kette von Fliissigkeitsteilchen, die auf einer in
sich geschlossenen Kurve s liegen moégen. Die Geschwindigkeit eines
Flissigkeitsteilchens sei U und U, die zur Kurve s tangentiale Kompo-
nente derselben. Die Summe aller dieser Geschwindigkeitskomponenten
langs der Kurve s wird als die Zirkulation C lings der Kurve s definiert,
so daBl die Gleichung besteht

C=[U.ds, (7. 1)

wobei ds ein Linienelement der Kurve bedeutet und das Integral langs
der in sich geschlossenen Kurve s zu nehmen ist. Die Zirkulation kann
somit als das Produkt der durchschnittlichen tangentialen Geschwin-
digkeitskomponente und der Gesamtliinge der Kurve aufgefalit werden.

Die zeitliche Anderung der Zirkulation ¢ kann mittels der Bewegungs-

dt
gleichungen (ohne Reibung) leicht umgeformt werden. Man erhilt, da

]( dx +° dy+—dz)

s

ist, ‘%3=](de+ Ydy-{—Zdz)—/ad;b. (7. 2)

1 ByErgNES, V.: Uber einen hydrodynamischen Fundamentalsatz und
seine Anwendung, besonders auf die Mechanik der Atmosphdre und des
Weltmeeres. Kon. Sven. Vet. Akad. Handl. Bd. 31, Nr. 4. Stockholm 1898.
— Cirkulation relativ zur Erde. Oefvers. of kon. Vet. Akad. Férh. Nr. 10.
.Stockholm 19o1. — Das dynamische Prinzip der Zirkulationsbewegung in
der Atmosphire. Meteor. Z. 1900, S. 97. — BJERKNES, V. und SANDSTROM,
J. W.: Uber die Darstellung des hydrographischen Beobachtungsmaterials
durch Schnitte usw. Go6tb. kongl. Vet. o. Vittershatssank. Handl., Ser. 4,
Bd. 3. Goteborg 1901.
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Der zeitliche Zuwachs der Zirkulation ist nach (7. 2) nur unter bestimm-
ten Umstdnden von Null verschieden. Das erste Integral verschwindet
stets, wenn die duBeren Krifte ein Potential besitzen. Da im Meer als
solche nur die Schwerkraft in Betracht kommt, wird das erste Integral
stets Null sein. Das zweite Integral wird langs einer geschlossenen Kurve
nur dann Null, wenn das spezifische Volumen « lings derselben konstant
ist; trifft aber die Kurve s auf Massen verschiedenen spezifischen Vo-
lumens, dann verschwindet das Integral nie. Wir konnen somit fiir
inhomogene Wassermassen im Meer

= — [wap (7.
setzen. Die Bedeutung des Integrals in (7. 3) ist am leichtesten zu er-
kennen, wenn man die Kurve s als eben voraussetzt. Die Giiltigkeit
der Uberlegungen ist aber nicht an diese Annahme gebunden. Besonderes
Interesse beansprucht der Fall, dal s aus zwei vertikalen Linien und
zwei isobaren Linien (die nahezu auf Niveauflichen verlaufen) gebildet
ist. Eine dieser nahezu horizontalen Linien kann auch mit der Meeres-
oberfliche zusammenfallen. Die vertikalen Linien befinden sich an den
ozeanographischen Stationen 4 und B. Der Druck an der oberen iso-
baren Linie (Meeresoberfliche) sei po, jener an der unteren p:; an der
Station A4 trete er in der dynamischen Tiefe d,, an der Station B in der
dynamischen Tiefe d, auf. Da lings der zwei isobaren Linien dp = o
ist, tragen diese zwei Stiicke von s zum Integral nichts bei und

s Po yas
—fadp = [*f(xd;b} —|—[—fad;’>}
21 A 2o
Nun ist definitionsgemiB nach Gleichung (1. 6a)
1
d,= [ fod p}
2o
und analoges gilt fiir ds, so daB

—fadp—d, —d, (7.4)

B

A

wird.

Die rechte Seite der Gleichung (7. 3) bedeutet demnach den Unter-
schied der dynamischen Tiefen der beiden Punkte auf der unteren iso-
baren Linie, die ein Stiick der betrachteten Kurve s ist. Bei Kenntnis
dieser Tiefen ist die zeitliche Zunahme der Zirkulation lings der Kurve s
gegeben.

Das Integral in (7. 3) hat noch eine weitere Deutungsméglichkeit.
Die Fliche, welche die in sich geschlossene Kurve s umfaBt, wird durch
die isobaren und isosteren Kurven in Solenoide geteilt und nach den

Ausfiihrungen in I, 3 (S. 13) ist das Integral —j adp gleich der Anzahl



Die Zirkulationstheorie von V. BJERKNES. 119

A4 der von der Kurve s umschlossenen Solenoide. Fiir Gleichung (7. 3)
erhilt man demnach den einfachen Ausdruck

2 —d,—dy=A. 7.5)

Die bisherigen Betrachtungen gelten nur fiir ein ruhendes Koordina-
tensystem und C bedeutet die Zirkulation in bezug auf dieses. Wollen
wir sie auf die rotierende Erde beziehen, so ist zu beachten, daB3 die
gegebenen Geschwindigkeiten solche relativ zur Evde sind. Um die
Geschwindigkeiten in bezug auf ruhendes Koordinatensystem zu er-
halten, muBB noch die Geschwindigkeit der Erdrotation hinzugefiigt
werden und C zerfillt so in die Zirkulation C, relativ zur Erde und die
Zirkulation C, der Erdoberfliche selbst. Letztere Zirkulation 148t sich
in einfacher Weise ermitteln und es ergibt sich, wenn S die Projektion
der Kurvenfliche s auf die Aquatorebene bedeutet, C, = 2w S, so daB
C=C, + 20S wird.

Die Zirkulation relativ zur Erde — diese interessiert uns in erster
Linie — héngt somit nicht nur von der Massenverteilung, sondern auch
von der Erdrotation ab. Sie wird auch von der Reibung beeinfluBlt; man
kann hierfiir das Symbol R einfiihren, das verschwindet, wenn die
Reibung fiir die Bewegung bedeutungslos wird. Gleichung (7. 3) nimmt
somit fiir die Verhiltnisse auf der Erde die Form

as
T A— 20—

—R (7. 6)

an. Das erste Glied rechts enthilt den EinfluB der Massenverteilung
und ist in einfacher Weise durch die von der Kurve s umfafite Zahl
von Solenoiden gegeben. Das zweite Glied bringt den Einflu3 der Erd-
rotation auf die Bewegung zum Ausdruck. Man sieht, daB die Anderung
der Projektion der Kurve s wie eine zirkulationserzeugende Kraft wirkt.
Wird der Flicheninhalt kleiner, so nimmt die Zirkulation zu, wird er
groBer, so nimmt sie ab. Das negative Vorzeichen im Reibungsglied R
soll bezeugen, daBl die Reibung stets zirkulationszerstérend wirkt, also
in der Regel in der entgegengesetzten Richtung wirkt, wie die Massen-
verteilung.

Der Vorzug dieser Darstellung liegt vor allem darin, daB durch sie
die Totalwirkung der Massenverteilung auf die Bewegung der Fliissig-
keit iiber die kleinen Einzelheiten derselben hinweg hervorgehoben
wird. Die Brauchbarkeit der Methode ist auf Bewegungsverhiltnisse
beschrinkt, in denen die Reibung vernachldssigt werden kann. Denn
eine genaue explizite Darstellung des Reibungsgliedes ist so kompliziert,
daB sie fiir Anwendungen ungeeignet wird.
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2. Anwendung des Zirkulationsprinzips zur Berechnung der
Geschwindigkeitsverteilung in stationidren Stromen.

Wir wollen folgenden einfachen Fall betrachten. In Abb. 47 bestehe
die in sich geschlossene Kurve s aus zwei Stationsvertikalen 4 C und
BD und aus zwei isobaren Linien 4B und CD, deren Abweichungen von
Niveaulinien zu vernachlissigen sind. Die Fliche S, die Projektion der
Fliche s auf die Aquatorebene erhilt man in einfacher Weise, wenn man
die Projektion ¢ der Fliche s auf die eben gedachte Meeresoberfliche
mit dem Sinus der geographischen Breite ¢ multipliziert; es ist dem-
nach S = gsing. Zur zeitlichen Anderung dieser Fliche S tragen
deshalb nur die Geschwindigkeitskomponenten senkrecht auf die Flache
p p p ABCD etwas bei, nicht aber

= Tangentialkomponenten, da

diese keine Anderung der
Flache o bedingen. Auchkann
man bei der Berechnung die-
ser Anderung von ¢ die ver-
tikalen Bewegungskomponen-
ten gegeniiber den horizon-
talen vernachlassigen. Ist die
Stromgeschwindigkeit im obe-
ren Niveau auf der Strecke A B
im Mittel v,, im unteren Ni-
Abb. 47. veau auf der Strecke CD je-

doch v,, so bewegt sichin der

Zeiteinheit die Strecke AB nach A’B’, die Strecke CD nach C'D’; die
Anderung der Projektion der Fliche ABCD auf die Meeresoberfliche
wird, wie aus der Figur unmittelbar zu ersehen ist, 4'B'C"D". Es

ist deshalb, wenn L die Entfernung der zwei Stationen 4 und B ist,
do_ (vo—v,) L
dt o) I .

Werden nun stationdre Verhiltnisse vorausgesetzt, die Reibungs-
einfliisse vernachlissigt, so folgt mit Riicksicht auf die Gleichungen (7. 5)

und (7. 6) die Beziehung

L

[
|
|
|
i
|
|
etk

~

de — ds

Vo — Uy = ) .
° ' 20singL

(7-7)

Die Beziehung besagt, daB aus der Verteilung von Druck und spezi-
fischem Volumen in einem vertikalen Querschnitt im Meer der Unfer-
schied der mittleren Geschwindigkeitskomponenten senkrecht zum
Querschnitt berechnet werden kann. Aber wieder ist nur der relative
Unterschied zwischen beiden Schichten gegeben. Erst wenn aus direkten
Strombeobachtungen in irgendeiner Tiefe ein absoluter Wert gegeben
ist, oder aus anderen Beobachtungen der Schlufl gezogen werden kann,
daB in irgendeiner Schichte keine Bewegung vorhanden sein kann
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(,,Nullschichte®), lassen sich fiir saimtliche Niveaus die absoluten Werte
der Geschwindigkeit angeben. Es ist wichtig darauf hinzuweisen, da
diese dynamische Berechnung nur die Geschwindigkeitskomponenten
senkrecht zum Querschnitt gibt und dall die Methode fiir dquatoriale
Gebiete unbrauchbar wird, weil im Nenner des Ausdruckes (7.7) der
Sinus der geographischen Breite steht. Wenn die Richtung des tat-
sichlichen Stromes gegeben ist und der Querschnitt mit den gegebenen
Stationen 4 und B den Winkel f mit dieser Richtung einschlieBt, 143t
sich die fotale Geschwindigkeit des Stromes V aus der berechneten
Komponente v senkrecht zum Querschnitt 4B bestimmen; denn

v

" cos 3

Die Beziehung (7.#) ist inhaltlich identisch mit der friiher abge-
leiteten Formel (6. 14) und 148t sich auch mit grofer Anniherung in
diese iiberfithren. Die mittels der einen und der anderen Formel be-
rechneten Werte von v stimmen voéllig miteinander iiberein.

Bei der praktischen Durchfiihrung der Rechnungen nach Formel
(7.7) ist zu beachten, daB d, —d, in Einheiten des Potentials auszu-
driicken ist, demnach in dynamischen Dezimetern, wenn das Meter die
Lingeneinheit ist. Auflerdem kann an Stelle von 4, und d; die Anomalie
der dynamischen Tiefe ¢, bzw. &; gesetzt werden.

Als Beispiel soll wieder aus den Beobachtungen an den Stationen
b und ¢ im Querschnitt des Golfstromes zwischen Kap Florida und
Gun Cay die vertikale Geschwindigkeitsverteilung berechnet werden.
Die fiir die gegebenen Druckstufen berechnete Anomalie der dynamischen
Tiefe ¢ (siehe 11, 4, S. 14) ergibt fiir die Stationen b und ¢ die in folgender
Tabelle mitgeteilten Werte. In Formel (7. 7) ist entsprechend der geo-
graphischen Breite 2w sin ¢ = 6,287 X 1073 und L = 8,7 X 10°m,
so daB der Nenner 54,7 X 107* wird. g, — ¢, ist in dyn.dm zu nehmen;
die Werte der Tabelle sind deshalb mit 10 zu multiplizieren. Fiir die
erste Stufe, der der Geschwindigkeitsunterschied zwischen der Ober-
flache und 400 m Tiefe entspricht, ist somit zu setzen: 57,25 : 54,7

Golfstrom: Querschnitt Kap Florida—Gun Cay.
Berechnung der vertikalen Geschwindigkeitsverteilung.

Drucke | Anomalie der dyn. Tiefe | A=e5—e, v in| Tiefe
in Stationb  Stationc | Intervall in lrilse(;—l o m
dbar in 10—% dyn. m 10—s dyn. m
o} o} ‘ o} 0.—400 5725 1,05 o}
50 15400 | 16075 50 —400 5050 0,93 50
100 28550 | 29475 100 —400 4800 ,88 100
200 45 750 ‘ 48 075 200 —400 3400 ,62 200
300 56050 | 60375 300 —400 1400 26 300
400 64500 70225 } ,00 400
500 — i 78675 |
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= 1,05 msec". Wird wieder den direkten Strombeobachtungen gemil
angenommen, dafl die Wassermassen in 400 m Tiefe stromlos sind, so
gibt 1,05 msec ™™ direkt die Oberflichengeschwindigkeit an. Die aus
den Werten der Tabelle berechneten Werte stimmen vollstindig mit denen
nach der Formel (6. 14) berechneten iiberein (siehe Tabelle auf S. 107).

Die fiir den ganzen Querschnitt zwischen Kap Florida und Gun
Cay aus der Massenverteilung ermittelten Geschwindigkeiten dienten
G.Wist’® dazu, die in Abb. 48 rechts durch Linien gleicher Geschwindig-
keit gegebene Geschwindigkeitsverteilung im Golfstrom zu zeichnen.
Abb. 48 links gibt hingegen die Stromverteilung nach den vorhandenen di-
rekten Strombeobachtungen. Manfindetsowohlhinsichtlichder Verteilung

Abb. 48. Geschwindigkeitsverteilung im Golfstrom im Querschnitt Kap Florida-Gun Cay nach

G. WisT. Komponente senkrecht zum Querschnitt in cm sec™": links nach den Beobachtungen,
rechts nach der Berechnung.

als auch hinsichtlich der absoluten Betrige eine weitgehende Uberein-
stimmung. Sie erklirt sich daraus, daB die Voraussetzungen fiir die
dynamische Bearbeitung des vorliegenden Beobachtungsmateriales im
gegebenen Falle in besonders hohem MaBe erfiillt sind. Der stationire
Zustand diirfte véllig erreicht sein und Wind und Turbulenz werden
hier von ganz untergeordneter Bedeutung sein. Die geringen Unter-
schiede in der Verteilung der Geschwindigkeiten kénnen wohl auf die
Unzuldnglichkeit und Ungleichzeitigkeit der Beobachtungen geschoben
werden, haben aber iiberhaupt keine Bedeutung.

Da fiir diesen Fall in Abb. 2 die Darstellung des spezifischen Vo-
lumens gegeben ist, hier fiir denselben Querschnitt die Geschwindig-
keitsverteilung hinzugekommen ist, fehlt fiir eine vollstindige dyna-
mische Bearbeitung dieses Querschnittes durch den Golfstrom nur noch
die Darstellung der isobaren Flichen und der Meeresoberfliche. Sie

1+ WitsT, G.: Florida- und Antillenstrom. Ver6ff. Inst. Meereskde, H. 12.
Berlin 1924.
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sei deshalb hier in Abb. 49 gegeben. Die Berechnung stBt auf keine
Schwierigkeiten; es ist nur zu beriicksichtigen, daB die Nullschichte
sich von 400 m im westlichen Teil auf 700 m im éstlichen Teil des Quer-
schnittes senkt und dementsprechend eine entsprechende Uberfithrung
der Werte an den Sprungstellen einzutreten hat. Die Figur zeigt, daB
die isobaren Fli-
chenentsprechend
einem Nordstrom
von Westen gegen
Osten  ansteigen
und ebenso auch
die  Meeresober-
fliche bis etwa
zur  Mitte des
Querschnittes in
dieser Richtung
ansteigt; dann er-
folgt ein geringer
Abfall, der in der
Art der Geschwin-
digkeitsverteilung
in diesen Ober-
tlachenschichten
begriindet ist. An
der Westseite des
Golfstromes bei Kap Florida steht so das Wasser um etwa 30 cm tiefer
als in der Mitte und an der Ostseite des Querschnittes. Dem durch diese
Neigung der Oberfliche gegebenen Druckgefille von Osten gegen Westen
hilt die ablenkende Kraft der Erdrotation, die bei Nordstrom nach Osten
wirkt, gerade das Gleichgewicht. In jeder Schichte muB bei stationiren
Verhiltnissen dieser Gleichgewichtszustand herrschen ; da die Geschwin-
digkeit mit der Tiefe abnimmt, muB auch das Gefille der isobaren
Flachen mit der Tiefe abnehmen, was tatsichlich der Fall ist.

Abb. 49. Physikalisches Meeresniveau und isobare Flichen im Quer-
schnitt durch den Golfstrom zwischen Kap Florida und Gun Cay.

3. Das Gesetz der parallelen Solenoidfelder.

Die Solenoidfelder, die im offenen Meer auftreten, geben, wie in
den vorhergehenden Abschnitten gezeigt wurde, die Méglichkeit die
relativen Geschwindigkeitsunterschiede der ibereinander gelagerten be-
wegten Wasserschichten zu berechnen. Uber die absolute Stromrichtung
und Stromgeschwindigkeit bleibt man im allgemeinen noch im unklaren.
Diese Schwierigkeit, die im Wesen der Theorie begriindet ist, hilft ein
Satz zu umgehen, den HELLAND-HANSEN und EXMAN® bei der eingehen-

* Exman, J. W.: Horizontalzirkulation bei winderzeugten Meeresstro-



‘;24 Dynamik der Konvektionsstrome.

den Bearbeitung und Diskussion der ozeanographischen Beobachtungen
des Nordatlantischen Ozeans, insbesondere des Golfstromgebietes ab-
geleitet haben und dem ExMAN den Namen ,,Gesetz der parallelen So-
lenoidfelder’ gegeben hat.

Die horizontale Verteilung der Temperatur, dargestellt fiir einzelne
Tiefenhorizonte durch Isothermen, und jene des Salzgehaltes, dar-
gestellt durch Isohalinen, sowie die Verteilung des spezifischen Vo-
lumens (der Dichte), dargestellt durch Isosteren (Isopyknen) zeigen alle
die auffallende Erscheinung, daf} sie in einem Tiefenhorizont unterein-
ander parallel sind, und daB diese Parallelitit auch in bezug auf die
verschiedenen Tiefenlagen bestehen bleibt. Aber nicht genug damit;
auch die dynamischen Isobathen sind in allen Tiefenlagen zueinander
und auch zu den frither erwihnten Kurvensystemen der Isothermen,
Isohalinen und Isosteren parallel.

Diese Tatsache lafit den SchluB zu, daB auch die Geschwindigkeits-
vekioren diesen Kurvensystemen folgen und sie mit den Tangenten zu den
dynamischen Kurven untereinander und in allen Tiefenlagen pavallel sind.

Dieser Satz der ,,parallelen Solenoidfelder gibt somit Aufschlufl
iiber die absolute Stromrichtung im Bereich des Tiefenstromes, d.h. fiir
jenen Teil des Ozeans der auBerhalb der Reibungstiefe einerseits eines
Triftstromes, anderseits eines Bodenstromes liegt.

Der Beweis dieses Satzes ist nicht schwierig, wenn man sich der
Giiltigkeitsbedingungen stets bewufit bleibt. Vorausgesetzt wird ein
beschleunigungsloser, stationirer Bewegungszustand, bei dem die Rei-
bungseinfliisse keine wesentliche Rolle spielen und die bewegten Wasser-
massen wihrend der Bewegung keiner Verinderung ihres physikalischen
Charakters unterworfen sind. Auflerdem soll der Neigungswinkel der
isosteren Flichen groB im Verhiltnis zu den gréBten Neigungswinkeln
der Strombahnen sein. Es wird also ein einigermalen gleichformiges
Solenoidfeld gefordert, das nicht durch Sprungschichien (Diskontinuitéts-
flichen) gestort ist, wodurch ja von vornherein eine Teilung in mehrere
voneinander verschiedene Wassergebiete eintritt. In jeder Schichte
fiir sich, vorausgesetzt, daB ihre Dicke geniigend gro8 ist, gilt in diesem
Falle der Satz der parallelen Solenoidfelder, nicht aber fiir das ganze
System.

Unter diesen Voraussetzurigen kann zunichst nach der BJERKNES-
SaxpsTROMschen Formel oder nach der Beziehung (6. 14) fiir zwei
senkrecht {ibereinander liegende Punkte B und C der Geschwindigkeits-
unterschied v, —v; berechnet werden; die Richtung dieses Vektors
ist durch die horizontale Tangente T an die durch den Punkt B hin-
durchgehende isostere bzw. isobare Fliche gegeben.

mungen. Ark. f. mat., astr. o. fys. Bd. 17, Nr.26. S. 66. Stockholm 1923.
Siehe auch ExMan: Meeresstrémungen. Handb. d. phys. u. techn. Mechanik.
Herausgeg. von Auerbach und Hort, Bd. 5, S. 192.



ExrMans Konvektionsstrgme (mit Bericksichtigung der Reibung). 125

Da stationdre Verhiltnisse vorausgesetzt sind, muB die Wasser-
bewegung iiberall parallel zu den isosteren, isothermen und isohalinen
Flichen verlaufen, da sonst diese versetzt wiirden. Es muB deshalb die
Geschwindigkeit v, selbst lings T, gerichtet oder ihr gerade entgegen-
gesetzt sein; eine andere Richtung ist ausgeschlossen. Wenn dies nun
fir alle Niveaus gelten mul}, und da in stabil geschichtetem Wasser
nur ein stetiger Ubergang von einer Schichte zur andern moglich ist,
14t sich sogleich einsehen, daB alle Tangenten an die erwidhnten Kurven-
systeme untereinander gleich oder gerade entgegengesetzt gerichtet
sein miissen und in ihnen auch die Wasserversetzung erfolgen muB.
Sie liegen alle fiir einen Punkt in derselben Vertikalebene, die dadurch
auch die absolute Stromrichtung angibt.

Im freien Ozean auBerhalb von ausgedehnten Mischgebieten wird
dieser wichtige Satz bei stabil geschichtetem Meere, wenn keine gegen-
seitige Abgrenzung von Wassermassen verschiedenen Charakters durch
mehr oder minder gut ausgebildete Diskontinuititsflichen vorhanden
ist, wohl allgemeine Geltung beanspruchen kénnen. HELLAND-HANSEN
und Fr. NANSEN' haben gezeigt, da3 die Parallelitit der dynamischen
Kurvensysteme im 6stlichen Nordatlantischen Ozean dort, wo sta-
tionire Verhiltnisse zu erwarten sind, wirklich vorhanden ist und deut-
lich in allen Karten zum Ausdruck kommt. Die Voraussetzung der be-
schleunigungslosen Bewegung verlangt, daB die Kriimmung der Strom-
linien gering ist; an scharfen gebogenen Kiistenlinien odetr dort, wo durch
die Konfiguration der Kiistenlinie Stréme verschiedener Richtung nahe
aneinander geraten, konnen deshalb Abweichungen von diesem Gesetze
wohl leicht eintreten.

4. Ekmans Konvektionsstréme (mit Beriicksichtigung der
Reibung).

In der bisherigen Darstellung der Konvektionsstréme ist keine
Riicksicht auf Reibungseinfliisse genommen worden. Will man sich
von diesen Einflissen ein Bild machen — und dies ist notwendig, da
ohne Dissipation von mechanischer Energie kein Ausgleich von horizon-
talen Druckdifferenzen moglich ist — so ist es am vorteilhaftesten, die
Losung einfacherer typischer Probleme nach den gewohnlichen hydro-
dynamischen Methoden zu suchen und die Ergebnisse mit jenen, die
ohne Beriicksichtigung der Reibung sich ergeben, zu vergleichen. Ex-
MAN® war es wieder, der in dieser Richtung die Theorie der Meeres-

t Herranp-Hansen, H. and NanseN, Fr.: The eastern North Atlantic.
Geof. Publ. Bd. 4, Nr. 2. Oslo 1926.

2 EkMaN, V. W.: On the influence of the earths rotation on ocean-
currents. Ark. f..math. astr. o. fys. Bd. 2, Nr.11. Stockholm 1905; ins-
besondere S. 26. Siehe auch Beitrage zur Theorie der Meeresstromungen.
5. Abschn. Ann. Hydr. u. mar. Meteor. 1906, S. 566.



stromungen michtig geférdert hat. Allerdings gelingt es auch hier,
iibersichtliche Resultate nur zu geben, wenn der Reibungskoeffizient
als komstant angenommen wird, eine Annahme, die fiir geschichtetes
Wasser wohl nur als eine rohe Anndherung an die Wirklichkeit angesehen
werden kann. Es ist nicht moglich, an dieser Stelle alle von ihm durch-
gerechneten Fille ndher zu besprechen. Es geniigt zwei einfache Fille
herauszuheben, um das Wesentliche zu erkennen.

Im ersten wollen wir annehmen, dafl das spezifische Volumen gleich-
mdfig mit der Tiefe abnimmt und dafl die isosteren Flichen unter be-
stimmtem Winkel geneigte parallele Ebenen darstellen. Die Neigung
der Oberfliche und die Massenverteilung im Meer bedinge, dafl auch
die isobaren Flichen geneigte Ebenen sind und daB ihre Neigung mit
der Tiefe derart abnehme, daBl in einer bestimmten Tiefe kein Druck-
gefille mehr vorhanden sei; die isobare Fliache verlaufe hier horizontal.
Die Bewegungsgleichungen fiir stationdre Verhéltnisse entsprechen dann
den Gleichungen (5. 11), nur daf auf deren rechten Seiten statt der Null
der Druckgradient (abhidngig von der Tiefe z) zu stehen kommt. Man
kann diesen Gleichungen nach ExMAN die Form

D2 dey Dz dzv

swrde TUSVe Und L U=
geben, wobei D die Reibungstiefe ist und
Uy = — cagi; und v, = cagé

nach den Gleichungen (5. 2) die Komponenten der Geschwindigkeit bei rei-
bungsloser Bewegung des Wassers bedeuten. Legt man das Koordinaten-

system so, daf die x-Achse parallel den isobaren Flichen verliuft, so ist

%é = o und den fritheren Annahmen gemi mufl dann — % =b(d—2)

sein, wo d die Tiefe angibt, in der das Druckgefille verschwindet und
die demnach stromlos ist. Die Ausdriicke fiir # und v als Losung der
Differentialgleichungen sind recht kompliziert; ihre Aufschreibung
eriibrigt sich. Abb. 50 gibt in {iiblicher Verktordarstellung fiir ver-
schiedene Werte von 4 die Geschwindigkeitsverteilung im Konvektions-
strom fiir 10 dquadistante Tiefen 0,14, 0,24,0,3d ...bisd, in welcher
Tiefe die Geschwindigkeit gleich Null ist.

Es ist bemerkenswert, daB} die Bewegung, wie die Tiefe 4 der Wasser-
schicht sein mag, sehr nahe in einer Ebene vor sich geht; die Reibung
beeinfluBt in erster Linie die Richtung dieser Ebene zur Richtung des
Druckgefalles: je groBer die Schichtendicke d ist, desto geringer ist der
EinfluB der Reibung, desto mehr tritt jener der ablenkenden Kraft der
Erdrotation hervor. Bei einer Dicke der Wasserschicht, die etwa doppelt
so groB als die Reibungstiefe ist, ist die Abweichung vom reibungslosen
Fall nur sehr gering: der Strom steht semkrecht cum sole vom Druckgra-
dienten und seine Geschwindigkeit wimmt nahezu linear mit dev Tiefe ab.
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Derartig einfache homogene Solenoidfelder wie das im gerade be-
handelten Falle kommen in Wirklichkeit wohl kaum vor; aber in den
meisten Fillen wird sich eine leidliche Ubereinstimmung mit der Wirk-
lichkeit erzielen lassen, wenn man zu Superpositionen der Wirkungen
eines homogenen Solenoidfeldes (eines reinen Konvektionsstromes) und
eines reinen Staustromes (Gradientstromes) iibergeht. Da die Strom-
menge bei Konvektionsstrémen auch bei gréBerer Dicke der Wasser-
schicht eine wenn auch nur kleine Komponente senkrecht zu den Iso-
baren zeigt, sind bei Meeresgebieten, die von Kiisten begrenzt sind,
stationdre Konvenktionsstréme nur moglich, wenn, wie frither, die
Strommenge senkrecht zur Kiiste verschwindet, bzw. bei allseitig be-
grenzten Meeren die totale Strommenge in beliebiger Richtung Null wird.
Zur Erfiillung dieser Bedingung kann ein reiner Staustrom hinzu ge-
nommen werden; er muf
sich sowohl nach Rich-
tung als nach Starke der-
art einstellen, dal kein
Wassertransport  senk- 7
recht zur Kiiste erfolgt.
Solche Fille hat EXMAN ¢
elngt?hend untersuc.ht. Abb. s0. Konvektionsstréme mit Beriicksichtigung der

Die ozeanographlschen Reibung bei kleinen Wassertiefen (nach Exyan).
Beobachtungen haben ge-
zeigt, daB die im freien Ozean auftretenden starkeren Solenoidfelderin den
meisten Fillen sichnur auf eine verhiltnismiBig diinne Oberflichenschichte
(von vielleicht einigen 100 m Dicke) beschrinken, hingegen in den dar-
unter liegenden Wassermassen die Unterschiede in der Temperatur und
im Salzgehalt nur gering sind derart, daf} sie'allerdings nur in erster An-
niherung als homogen aufgefa3t werden kénnen. EXMAN hat namentlich
fiir einzelne solche Fille die entsprechenden Stromdiagramme kon-
struiert und auch theoretisch so nachweisen kénnen, dal im allgemeinen
sich die Meeresoberfliche so einstellen wird, daBl der von dem Dichteunter-
schieden in den Oberflichenschichten bedingte Druckgradient an der unteren
Grenze der Wasserschicht ganz oder nahezu verschwindet und von thr
aus gegen die Oberfliche wichst. Der Fall, daBl das Druckgefalle in der
Mitte der Oberflichenschichte Null wird und deshalb nun in der oberen
und unteren Hilfte entgegengesetzte Richtungen hat und daher auch
entgegengesetzte Stromrichtungen in der Oberflachenschichte vor-
handen sind, scheint recht unwahrscheinlich zu sein. Dieses Ergebnis
gibt in manchen Fillen bei‘der dynamischen Auswertung von ozeano-
graphischen Beobachtungen eine Andeutung, wo Nullschichten des
Druckgefilles zu erwarten sind. Dies ist besonders wichtig; denn nur
durch Festsetung dieser gelingt es bei Konvektionsstrémungen von
relativen zu absoluten Werten der Geschwindigkeit iiberzugehen.

7 3 7 G 5
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Im Elementarstrom eines aus einer swhomogenen Deckschicht und
homogenen Tiefenwasser bestehenden Meeres lassen sich nach ExXMAN®
analog den Verhidltnissen im homogenen Meer nun drei gesonderte
Stromkonstituenten unterscheiden:

1. Der Staustrom: das ist der Strom, der ohne Wind entsteht, wenn
die Meeresoberfliche und die isosteren Flichen der Deckschichte so
gedreht werden, daB das Druckgefille iiberall gleich gerichtet und in
den verschiedenen Niveaus zur Dichte proportional wird ; im homogenen
Tiefenwasser bleibt dieses Druckgefille konstant.

2. Der Konvektionsstrom: das ist jener Strom, der zum vorhergehen-
den hinzutritt, wenn Oberfliche und isostere Flichen nun wieder ihre
tatsichliche Lage einnehmen, und

3. der reine Triftstrom: das ist jener Strom, der beim Einsetzen des
tatsichlichen Windes hinzugefiigt werden muB.

Diese drei Konstituenten machen den Elementarstrom im inhomo-
genen Meer aus; der reine Triftstrom unterscheidet sich bei geniigender
Dicke der inhomogenen Deckschicht kaum von dem in homogenen
Wasser (bei gleicher Reibungstiefe). Der Konvektionsstrom ist nicht
beschriankt auf die Deckschicht; entsprechend der Reibungstiefe dringt
er als ,,interner Triftstrom® etwas in die homogene Tiefenschicht ein.
Nach dem frither erwidhnten Satze wird die Geschwindigkeit des Ober-
flichenstromes durch die inhomogene Deckschicht im allgemeinen
betrichtlich vergroBert; die Einwirkung auf tiefere Schichten ist aber
auf eine verhaltnismiBig diinne Schicht beschrinkt. Unterhalb des
internen Triftstromes herrscht nur der Staustrom (gleichférmiger Tiefen-
strom mit dazugehorigem Bodenstrom), der in. erster Linie eine Folge
der Neigung der Meeresoberfliche ist. Reicht diese nur dazu aus, im
Druckgefille die Inhomogenitdt der Deckschicht aufzuheben, dann fehlt
der Tiefenstrom.

J. W. SanpstrOM® hat experimentell den EinfluB der Schichtung
der Wassermassen bei winderzeugten Stromen festzustellen versucht
und zeigen konnen, daB der Luftstromin der Oberflichenschicht zunichst
eine Zirkulation in derselben Richtung, in der die Luftstrémung wirkt,
hervorruft, daB aber dann, durch Reibung bedingt, in der unteren
Wasserschicht eine schwichere Zirkulation in entgegengesetzter Rich-
tung ausgelost wird, die wieder der AnlaB zu weiteren Zirkulationen
in tieferen Schichten werden kann, falls solche vorhanden sind. Die
Zirkulationen alternieren in direktem und indirektem Sinn, wobei sie
immer schwicher werden. SANDSTROM versucht auch experimentell zu

t Siehe Exman, V. W.: Meeresstromungen. Handb. d. phys. u. techn.
Mechanik. Herausgeg. von F. Auerbach und W. Hort, Bd. 5, S. 193. 1927.

2 SANDSTROM, J. W.: Dynamische Versuche mit Meerwasser. Ann. Hydr.
u. mar. Meteor. 1908, S. 6. Siehe auch SANDSTROM, J. W.: The hydrodyna-
mics of Canadian Atl. Waters. Can. Fish. Exp. 1914/15. Ottawa 1918.
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zeigen, wie Strémungen, die durch innere Solenoidfelder (als Wirkung
von internen Kilte- und Wirmequellen) erzeugt sind, durch Luft-
stromungen an der Oberfliche der Wassermasse modifiziert werden
kénnen. Die Ubertragung der Ergebnisse seiner sehr instruktiven Ver-
suche auf die Wirklichkeit leidet darunter, daB bei den Versuchen im
Laboratorium nattirlich die Wirkungen der ablenkenden Kraft der
Erdrotation nicht in Erscheinung treten und auferdem nur Bewegungen
in etmer Richtung, ndmlich in der des engen Troges erfolgen kénnen. In
der Natur sind aber die Weltmeere breit genug, um notwendige Kom-
pensationsstréme auch in der Horizontalen zu ermdéglichen und nicht
in der Vertikalen allein, wie in den Versuchen von SANDSTROM. Es
ist deshalb in der Anwendung der gewonnenen Ergebnisse einige Ver-
sicht geboten, schon deshalb, weil die Strémungen sich nur einstellen
bei deutlich geschichteten Wassermassen (Vorhandensein von markanten
Sprungschichten), nicht aber bei stetiger Anderung des spezifischen
Volumens mit der Tiefe. Es ist nicht leicht aus Laboratoriumsversuchen
allein Entscheidungen zu treffen, ob den Dichteunterschieden oder den
Luftstromungen an der Oberfliche der Meere die groBere Bedeutung
bei der Erzeugung und Erhaltung von Meeresstromungen zukommt.

VI1II. Die ozeanische Zirkulation.

1. Atmosphirische Einfliisse an der Meeresoberfliche
und dadurch hervorgerufene Meeresstrémungen.

Die Quelle aller Stérungen im Meere, als deren Ausflu man die
Stromungen desselben ansehen kann, liegt in den Grenzflichen des
Meeres einerseits gegen die umhiillende Atmosphire, anderseits gegen
die Lithosphire, der die Wassermassen aufliegen. An der Bodenfliche
des Meeres sind die Verdnderungen, denen die iiberlagernden Wasser-
massen unterliegen, auBerordentlich geringfiigig und dadurch fast be-
deutungslos, abgesehen vielleicht von einem kleinen EinfluB der Erd-
wirme, der sich in abgeschlossenen Becken in der vertikalen Tempera-
turverteilung duBern kann (siehe S. 31). Die weitaus wichtigere Grenz-
flache ist jene gegen die Lufthiille der Erde, die Oberfliche des Meeres.
Sonnenstrahlung und Ausstrahlung, Verdunstung, Niederschlag und Eis-
schmelze sind hier wirksam und auch die Luftstrémungen greifen hier
ein. Es ist aber recht auffillig und héchst bedeutsam, dall die Einwir-
kung dieser Faktoren in erster Linie auf die Grenzfliche und auf eine
recht diinne Oberflichenschicht beschrankt bleibt und nur indirekt
die tieferen Schichten von den ausgeldsten Stérungen erfafit werden.

Als eine der Hauptursachen der ozeanischen Zirkulation hat man
schon friihzeitig den Warmeunterschied zwischen Aquator und Pol
angesehen. Man erkannte eine gewisse Analogie mit den Verhdltnissen
in der Atmosphire, wo dieser Unterschied als alleinige Ursache der

Defant, Ozeanographie. ]
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atmosphdrischen Zirkulation erscheint. Der Warmeunterschied zwischen
Aquator und Pol ist bekanntlich auf die Verschiedenheit in der Ver-
teilung der Sonnenstrahlung und der atmospharischen Strahlung lings
eines Meridians zuriickzufithren. Damit ist aber auch die Verschieden-
heit noch einer anderen GroBe gegeben, die kriftig auf die ozeanische
Zirkulation zuriickwirkt. Es ist dies der meridionale Unterschied von
Verdunstung weniger Niederschlag. Er zeigt auf jeder Hemisphire
ein Maximum in den RoBbreiten (25°—30? Br.) und zwei Minima,
eines in hohen Breiten und ein zweites am Aquator (Kalmenzone).
Beide Erscheinungen werden zu Quellen von Stérungen im Meer und
wir wollen sehen, wie sie zusammenwirken zur Erzeugung meridionaler
Wasserversetzungen.

Mit der Frage, wie Erwirmung und Abkiithlung, also aus rein ther-
mischen Ursachen in einer Wassermasse eine in sich geschlossene Zir-
kulationentstehen kann,
hat sich J. W. Sanp-
5 Wirmstes Wasser STRGMI, eingehend  be-
Z faBt;seineUberlegungen
konnte er durch aus-
gezeichnete  Versuche

) ) _ stiitzen. In theoreti-

At e sehe Wamersiratation.  scher Hinsicht hat spi-

ter V. BJERERNES® in

eleganter Weise die Grundlagen dieser thermischen Zirkulation behan-

delt. Zwei Versuche SANDSTROMs machen sofort mit dem wesentlichen
bekannt.

1. Versuch (Abb.51): In einer Wanne, gefiillt mit einer einzigen
Wasserart, sind zwei Wirmequellen vorhanden: Bei ,,warm‘ eine
Wirmequelle (von heilem Wasser durchflossene Rohren), bei ,kalt”
eine Kiltequelle (von Eiswasser durchflossene Roéhren). Die Wirme-
quelle sei hoher als die Kiltequelle. Bei der Einschaltung der Warme-
quellen kommen zunichst die Wasserschichten oberhalb von warm
und unterhalb von kalt in heftige Bewegung, die Schicht dazwischen
bleibt in Ruhe. Konvektive Bewegungen fithren oben das erwirmte
Wasser bis zur Oberfliche, unten bis zum Boden. Wenn die obere
Schicht die Temperatur der Wirmequelle, die untere Schicht jene der
Kiltequelle (im Gleichgewicht zwischen Warmezufuhr und -abfuhr) an-
genommen haben, dann tritt in der ganzen Wanne Ruhe ein. Das
Wasser hat eine stabile Lagerung angenommen, indem die Temperatur

Hiftestes Wasser

1 SANDSTROM, J. W.: Dynamische Versuche mit Meerwasser. Ann. Hydr.
u. mar. Meteor. 1908, S. 6.

2 BjERKNES, V.: Uber thermodynamische Maschinen, die unter der
Mitwirkung der Schwerkraft arbeiten. Abh. sichs. Ges. Wiss.,, Bd. 35,
Nr. 1. 1916.
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in ihr mit der Tiefe abnimmi. Die Zirkulation erlischt demnach nach
einiger Zeit vollstindig.

2. Versuch (Abb. 52): In derselben Wanne: Unten Wirmequelle,
oben Kiltequelle. Das Wasser setzt sich im ganzen GefiB in heftige
Bewegung; doch beschrinkt sich die Zirkulation schlieBlich auf die
Schicht zwischen warm und kalt, und zwar in der Richtung von warm
zu kalt oben, von kalt zu warm unten; iiber warm steigt das Wasser
auf, unter kalt sinkt es ab. Unterhalb der Wirmequelle findet sich eine
Schicht kalten Bodenwassers, oberhalb der Kaltequelle eine solche
warmen Oberwassers ; in beiden Schichten ist keine Bewegung vorhanden.
Auf den Entstehungsvorgang der Zirkulation brauchen wir hier nicht
einzugehen; man erkennt sogleich: Eine durch thermische Ursachen
sich bildende stationdre Zirkulation stellt sich ein, wenn das Niveau

der Warmequelle unterhalb des Niveaus der Kaltequelle liegt. Die Zirku-
lation ist auf den Raum

zwischen beiden Niveaus

beschrinkt; an ihr neh- Warmstes Wasser

men die Wassermassen = :,:?’_/—’:’—::—"%
oberhalb und unterhalb o N e e— < e T ST

Haltestes Wasser

dieser Niveaus nichi teil.
SANDSTROM hat seine Abb. 52. Warmequelle unterhalb der Kiltequelle: Ausbildung
Versuche noch mannig_ einer stationdren Zirkulation.
fach modifiziert und '
stets das gerade erwdhnte Prinzip bestitigt gefunden. Insbesondere
konnte er zeigen, dal eine Warme- bzw. Kiltequelle allein nie zu sta-
trondren Zirkulationen fiihrt, sondern nach einiger Zeit ein stationirer
Ruhezustand sich einstellt, der erhalten bleibt, solange die Temperatur
der Warmequelle sich nicht dndert. H. JEFFREYs* hat die allgemeine
Giiltigkeit des SaNDsTROMschen Prinzips angezweifelt und nachzu-
weisen versucht, daB auch Temperaturunterschiede in einer Niveau-
fliche, die zeitlich erhalten bleiben, stets eine Zirkulation oben von
warm zu kalt, unten von kalt zu warm hervorrufen. Dies folgt iibrigens
schon aus den Uberlegungen in Kapitel ITI, Absch. 3. Es besteht aber
kein Zweifel, daBl diese Zirkulationen wesentlich geférdert und verstirkt
werden, wenn die Stelle einer Warmezufuhr #efer als die eines Wirme-
entzuges liegt, namentlich dann, wenn hierbei die Wirkungen der Warme-
leitung und Turbulenz etwas zuriicktreten. Gerade dies ist aber im
Ozean der Fall. Die Warmezufuhr erfolgt hier in erster Linie durch die
Sonnenstrahlung, die Wirmeabgabe durch die Ausstrahlung gegen die
Atmosphire. Beide beschrianken ihre Wirkung in der Hauptsache auf die
Grenzfliche von Luft und Meer, auf die Meeresoberfliche ; gréBere Meeres-

* JerFFrREYS, H.: On fluid motions produced by differences of temperature
and humidity. Quart. J. roy. Met. Soc. Bd. 51. Oct. 1925.

9*
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tiefen werden davon nicht betroffen. Ein- und Ausstrahlung gleichen
sich wenigstens teilweise an jeder Stelle aus, und die Stellen, an denen
die Wiarmezufuhr die Warmeabfuhr iibersteigt oder umgekehrt, werden
deshalb im nahezu gleichen Niveauw liegen. Diese Bedingungen sind fiir
das Zustandekommen von kriftigen thermischen Maschinen, die sich
in stirkeren Zirkulationen duBern wiirden, wie V. BJERKNES niher
ausgefithrt hat, sehr ungiinstig. Eine thermisch betriebene Zirkulation
zwischen den Polen und Aquator wird recht schwach ausfallen und
kann nur insofern zustandekommen, als die Erwirmung in den dquatori-
alen Gegenden in ein tieferes Niveau hinabzudringen vermag. Die
Steilheit der Sonnenstrahlung in niedrigen Breiten, die gréBere Durch-
sichtigkeit der tropischen Meere, vielleicht auch die stirkere Durch-
mischung und Verdunstung in diesen Gebieten wirken wohl in dieser
Richtung. Man kann aber trotzdem nur auf schwache thermisch be-
triebene Strome im Meere rechnen; sie beschrianken sich auf eine Ober-
flichenschicht von relativ geringer Michtigkeit.

Bisher haben wir nur thermisch betriebene Zirkulationen ins Auge
gefalt. Im Meer konnen aber auch Unterschiede durch Verinderung
des Salzgehaltes entstehen. Die Quelle dieser Verinderungen liegt in
der Verdunstung, die den Salzgehalt erhdht, und im Niederschlag,
Eisschmelze und FluBwasserzufuhr, die den Salzgehalt erniedrigen.
Zunahme des Salzgehaltes bedingt eine Zunahme der Dichte, sie wirkt
deshalb bei konstanter Temperatur in .der Wassermasse wie eine Kilte-
quelle, Zufuhr von SiiBwasser wirkt hingegen wie eine Wirmequelle.
Damit eine haline Zirkulation gréBerer Intensitdt entstehen kann, muf3
die ,,Kiltequelle der Verdunstung an der Oberfliche, die , Wéarme-
quelle” der SuiBwasserzufuhr in der Tiefe, unterhalb des Niveaus der
Verdunstung liegen. Da die Niederschldge, die Eisschmelze und die
SiiBwasserzufuhr durch die Fliisse auch an der Oberfliche wirken, wird
auch die haline Zirkulation nur ganz schwach in Erscheinung treten;
sie wird in den Oberflichenschichten von salzarmen Gebieten gegen salz-
reiche, unterhalb hingegen von salzreichen Gebieten zu salzarmen gehen.

In Wirklichkeit sind natiirlich die thermischen und halinen Bedin-
gungen gleichzeitig vorhanden; auf einem Meridian haben wir dann sche-
matisch folgende Verhiltnisse zu erwarten:

Breite: 60° 50° 40° 30° 20° 10° o°
Uberwiegen
von:  ..... Wirmeabfuhr..... ... Wirmezufuhr. . ...
Uberwiegen
von: Salzgehalt- Salzgehalt- Salzgehalt-
verringerung vermehrung verringerung
(Niederschlag, (Verdunstung) (Niederschlag,
Eisschmelze) FluBwasser=).

1 Auf die Zone zwischen 100 N und 10° S entfallen vom gesamten, dem
Ozean zukommenden FluBwasser der groBe Teil von 35°/,.
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Thermische und haline Zirkulation wirken demnach nicht immer
zusammen, im Gebiete zwischen Aquator und RoBbreiten gehen sie in
derselben Richtung; Temperatur und Salzgehalt unterstiitzen sich.
In diesen Breiten ist aus diesen Griinden mit einer stirkeren thermo-
halinen Zirkulation zu rechnen: an der Oberfliche wird das Wasser
polwirts, darunter dquatorwirts verfrachtet. Polwirts der RoBbreiten
wirken aber beide Faktoren in der Zirkulationserzeugung gegeneinander.
Die resultierende Zirkulation wird, wenn iiberhaupt, nur schwach in
Erscheinung treten.

Aber auch in den niedrigen Breiten wird die thermohaline Zirku-
lation nur eine ganz diinne Oberflichenschicht umfassen. In keiner
Weise kann sich eine Zirkulation ausbilden, welche den ganzen Ozean-
raum einnimmt und in der in dquatoriale Breiten die Wassermassen
von groBeren Tiefen aufsteigend, polwirts gehen und in hohen Breiten
absinkend und dquatorwirts flieBend den Ring schlieBen. Es ist noch
nicht lange her, da man in diesem alten LENzschen® Schema das Wesen
der gesamten ozeanischen Zirkulation sah. Die neueren Untersuchungen
haben eindeutig festgelegt, daB davon keine Spur vorhanden ist. Die
symmetrische Zirkulation, bedingt durch Temperatur und Salzgehalt,
ist nur in einer ganz diinnen Oberflichenschicht der Tropen und Sub-
tropen vorhanden; auf diesen Rest schrumpft das alte Bild der groB-
artigen thermischen Vertikalzirkulation zusammen.

Fiir den Atlantischen Ozean zeigen die von G. WUsT? entworfenen
meridionalen Salzgehaltschnitte ganz deutlich, wie aus dem dquatorialen
Kalmengebiet das hocherwirmte, salzarme Oberflichenwasser mit einer
Michtigkeit von kaum 50 m nach dem benachbarten Subtropengebiet
abfliet, wogegen sich von dort Stréme kiihleren, salzreichen Wassers
unter den polwirts flieBenden Wasser gegen die Kalmenzone vorschieben.
Abb. 53 gibt zur Erliuterung hierzu den Salzgehaltschnitt in der Ost-
atlantischen Mulde von 20°S bis 20° N bis 300 m Tiefe. Die Achse
dieser Zirkulation diirfte in 75 bis 1oom, ihre Unterfliche bei etwa
150 bis 200 m Tiefe liegen. Auch die anderen Ozeane zeigen ganz dhn-
liche Verhiltnisse. Die thermohaline Zirkulation ist demnach eine

* LNz, E.: Bericht iiber die ozeanischen Temperaturen in verschiedenen
Tiefen. Bull. Class. hist.-philos. Ac. sc. Petersburg, Bd. 3. 1847, Suppl.
S. 11—12. Die in der Literatur mitgeteilten graphischen Darstellungen sind
nach den textlichen Angaben von E. LEnz angefertigt worden. Siehe z. B.
MEeRrz, A. und WissT, G.: Die atlantische Vertikalzirkulation. Z. Ges. Erdkde,
H. 1/2. Berlin 1922.

2 WirsT, G.: Der Ursprung der atlantischen Tiefenwisser. Sonderband
zur Hundertjahrfeier der Ges. f. Erdkde. Berlin 1928.

3 Siehe hierzu die Salzgehaltschnitte des Indischen und Pazifischen
Ozeans, in: DEFANT, A.: Die systematische Erforschung des Weltmeeres.
Sonderband zur Hundertjahrfeier der Ges. f. Erdkde. Berlin 1928.



Die ozeanische Zirkulation.

134

ganz oberflichliche Erscheinung; die
sQ unteren Schichten der Ozeane sind an
=¥ ihr nicht beteiligt.

Als zweiter wichtiger Faktor der ozea-
nischen Zirkulation sind frither die Lufi-
stromungen genannt worden; durch sie

ey entstehen Windtriftstrémungen im Ek-
] MANschen Sinne. Es ist nicht zu be-
zweifeln, dal gegeniiber der eben be-
sprochenen thermohalinen Zirkulation die
;’% durch die Luftstrémungen hervorgerufe-
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Abb. 53. Thermohalinc Zirkulation im Atlantischen Ozean (Salzgehaltschnitt durch die Ostatlantische Mulde von 2095 bis 20°N.).

nen Meeresstromungen die wichtigeren
und fiir die schlieffliche Gestaltung des
Stromsystems der Ozeane die ausschlag-
gebenden sind. Zu den iiber alle Ozeane
gut ausgebildeten Passaten der Nord- und
Stidhemisphire gehéren in jedem Ozean
als fast reine Ost-Weststrome der #nord-
dquatoriale und der siddquatoriale Strom.
Die Ablenkung von rund 45° cum sole
von der NE- bzw. SE-Richtung der Luft-
strémung entspricht in den meisten Fillen
der theoretischen Forderung. Der groflen
Bestindigkeit der Passate gemal} ist auch
die Bestindigkeit dieser #quatorialen
Stréme groB. Dem Westwindgiirtel der
atmosphirischen Zirkulation mit seinen
vorwiegend westlichen bis siidwestlichen
Winden auf der Nordhalbkugel, den west-
lichen bis nordwestlichen Winden auf der
Stidhalbkugel entspricht die Westwindirift
der gemiBigten Breiten, deren Bestin-
digkeit aber hinter jener der Passat-
stréme zuriickbleibt; sind doch auch die
Luftstromungen hier recht variabler Rich-
tung und Stirke. In den polaren Breiten
scheinen wieder den hiufigen ostlichen
Luftstrémungen dieser Gebiete folgend,
mehr gegen Westen gerichtete Wasser-
versetzungen (Polarstrome) vorzukommen.

Auch dieses durch die atmosphérische
Zirkulation erzwungene ozeanische Strom-
system kann nach den theoretischen Er-
gebnissen EKMANs nur die oberste, etwa
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300 m mdchtige Schicht des Ozeans umfassen, insbesondere dann,
wenn die einzelnen Stromglieder rein zonal verlaufen wiirden, was beim
Vorhandensein eines den ganzen Erdball umspannenden Weltmeeres
sicher der Fall wire. Dann wire auch die Kontinuititsbedingung von
selbst erfiillt und es gibe keine Veranlassung zur Ausbildung von
Staustrémen.

J. W. SANDSTROM hat in seinen Trogversuchen auch die Wirkung
von Luftstrémungen auf geschichtetes Wasser experimentell nachzu-
gehen versucht; seine Versuche sind sehr instruktiv und interessant,
aber die Anwendungsmoglichkeit auf die ausgedehnten Wassermassen
der freien Ozeane bleibt recht fraglich, da die Bedingungen der Versuche
kaum erfiillt sind. Bei diesen Versuchen kann die Wirkung der ab-
lenkenden Kraft der Erdrotation, von der wir wissen, welch wichtige
Rolle sie spielt, nicht in Erscheinung treten ; weiter erzwingt die Schmal-
heit des Troges eine Kompensation nur in der Vertikalen. Die freien
Ozeane sind aber breit genug, um Kompensationen zonaler Wasser-
versetzungen auch in der Horizontalen zuzulassen, ja diese werden sich
sogar leichter einstellen, wenn zufillig die Luftstrémungen und die
Festlandkonfiguration solche begiinstigen. Dies scheint in manchen
Fallen tatsichlich sich zu ereignen. Dann sind riickkehrende Strome
in der Tiefe nicht notwendig und die erforderliche Kompensation wird
in kreisenden Stromen, die groBen Wirbeln entsprechen, durchgefiihrt.
So erzwingt der in der Hauptsache meridionale Verlauf der Ostkiisten
der Kontinente eine Umbiegung der gegen die Kiiste anlaufenden dqua-
torialen Strome polwdrts und dadurch einen teilweisen Ubertritt dieser
Wassermassen in die Westwindtrift der gemiBigten Breiten. An den
Westkiisten der Kontinente kehren dann diese Wassermassen zu den
dquatorialen Strémen zuriick. Die Stérungen, die auf diese Weise in
der zonalen Ausbildung des durch die Winde erzwungenen Stromsystems
durch die Kontinente hervorgerufen werden, beschrinken sich aber
im allgemeinen auf Kiistennihe. So ordnen sich die Wasserversetzungen
in den subtropischen Teilen aller Meere zu ausgedehnten stationdgren
antizyklonischen Wirbeln, die recht bedeutsam fiir den Aufbau des Meeres
an diesen Stellen sind. Im verhiltnismiBig schmalenAtlantischen Ozean
sind diese antizyklonischen Wirbel, namentlich jener der Nordhemi-
sphire, sehr gut ausgebildet, im Indischen und noch mehr im Pazifischen
nehmen sie den Charakter ausgedehnter Konvergenzlinien zwischen
dquatorialem Strom und Westwindtrift an.

Zwischen Westwindtrift und Polarstromen diirfte es ortlich zur
Ausbildung zyklonischer Wirbel' kommen, doch sind wir iiber die Lage
derselben noch sehr wenig informiert. Auf diese Stromverhiltnisse
kommen wir spiter noch zuriick.

Das durch die Luftstrémungen erzwungene Stromsystem der Meeres-
oberfliche iiberlagert sich der schwachen thermohalinen Zirkulation.
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AuBerlich ist im Strombild letztere kaum zu erkennen, vielleicht nur an
einigen Stellen in einer geringen, polwirts gerichteten Komponente
der dquatorialen Stréme. Wir kommen dadurch zur alten Streitfrage,
ob die Winde oder die ungleichmiBige Verteilung der Dichte die wichtig-
ste Ursache der Meeresstrémungen ist. Die Beantwortung dieser Frage
ist nach den Erérterungen dieses Abschnittes nicht schwer. Wenn wir
den Winden den gréBeren Einflufl bei der Ausbildung der horizontalen
Zirkulation zuerkennen, so wollen wir nicht die Wichtigkeit der Dichte-
unterschiede fiir die wvertikale Zirkulation zuriicktreten lassen und wir
werden im folgenden sehen, welch grole Bedeutung gerade in den tiefen
ozeanischen Schichten die inneren Krifte fiir die Zirkulation dieser
Schichten besitzen.

Es ist vielleicht hier der Platz, die Frage kurz zu beantworten, ob
Verdunstung und Niederschlag, abgesehen von der besprochenen halinen
Zirkulation, nicht dadurch unmittelbar Strémungen nennenswerter
Stirke im Meer hervorrufen konnten, daBl der Uberschull von Wasser
von den Niederschlaggebieten und FluBmiindungen zu den Verdunstungs-
gebieten abwandern mufB. V. W. EXMAN® hat in theoretischer Hinsicht
sich eingehend mit diesem Problem befaBt und ist zum Ergebnis gekom-
men, daB ,,Verdunstungsstréme’ Maximalgeschwindigkeiten von héch-
stens 1—2 cm/sec, wahrscheinlich aber nur Bruchteile dieser Grofle
aufweisen kénnen. Unmittelbare Stréme, die durch eine Hohendnde-
rung der Meeresoberfliche infolge ZufluB durch Niederschlag oder Ver-
lust durch Verdunstung erzwungen werden, konnen deshalb, gegeniiber
den durch andere Umstinde hervorgerufenen Niveaudnderungen vollig
vernachldssigt werden.

2. Die ozeanische Troposphire und die ozeanische Stratosphire;
das Stromsystem eines hydrosphérischen zirkularen Wirbels.

Die ozeanische Zirkulation steht gewiB im innigen Zusammenhang
mit dem inneren Aufbau des Meeres; ja letzteren miissen wir direkt in
seinem stationiren Zustand als eine Folge der ozeanischen Bewegungen
auffassen. In ganz charakteristischer Weise ist dieser Aufbau in der
vertikalen Temperatur- und Salzgehaltverteilung durch eine Zweiteilung
charakterisiert. Abb. 54 gibt in schematischer Form eine Vertikal-
kurve der Temperatur, wie sie typisch fiir alle drei Ozeane in den Breiten
zwischen 40°N und 400 Sist. Dieobere Schichte 4 und B, derich den Namen
einer ozeanischen Troposphire® gegeben habe, ist gekennzeichnet durch
hohe Temperaturen und hohen Salzgehalz (Warmwasser); sie reicht von

1 ExmaN, V. W.: Kénnen Verdunstung und Niederschlag im Meere
merkliche Kompensationsstréme verursachen? Ann. Hydr. u. mar. Meteor.
1926, S. 261.

2 DEFANT, A.: Die systematische Erforschung des Weltmeeres. Sonder-
band zur Hundertjahrfeier der Ges. f. Erdkde. Berlin 1928.
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der Oberfliche durchschnittlich bis zu Tiefen von 500 bis 8oo m; von
der unteren Schicht C, der ozeanischen Stratosphire, die bis zum Meeres-
boden reicht, ist sie getrennt durch eine deutliche Sprumgschicht in
diesen Elementen. Die Troposphire ist an sich wieder untergeteilt in
eine obere Stérungszone A, wo Vermischung und Konvektion, die von der
Oberfliche ausgehen, die Hauptrolle spielen, und eine untere Zone B,
die der Sitz der subtropischen Unterwasser ist. Die Grenze zwischen
Tropo- und Stratosphire ist wohl dort anzusetzen, wo die gréBte verti-
kale Anderung der Temperatur- und des Salzgehaltes zu finden ist’.
Diese Zweiteilung
im Aufbau des Ozeans
erinnert an die Zwei-
teilung der Atmo- I i .
sphire in Tropo- und —
Stratosphdre. Auch 7w A
hier ist die Tropo- I
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f(irmig iibereinander- Abb. 54. Vertikaler Aufbau des Meeres in den Breiten zwischen
40°N und 40°S.

gelagert und diese
nehmen nur indirekt an der atmosphirischen Zirkulation der Tropo-
sphire teil. Auchim Weltmeer ist die ozeanische Troposphare der Sitz
und der Schauplatz der hauptsichlichsten ozeanischen Zirkulation,
wihrend in der ozeanischen Stratosphire die Wassermassen in blattriger
Struktur in der Hauptsache isotherm lagern; ihre schwache Zirkulation
ist in erster Linie durch kleine értliche Unterschiede in der Verteilung
des Salzgehaltes, weniger durch solche der Temperatur bedingt.
Durch diesen Vergleich zwischen atmospharischer und ozeanischer

t In der eben zitierten Arbeit istim dort gegebenen schematischen Bilde
der vertikalen Temperaturverteilung die Grenze zwischen Tropo- und Stra-
tosphire vielleicht etwas zu tief angesetzt worden. Es gehort zweifellos die
Zone der arktischen und antarktischen Zwischenstréme mit der ihnen zu-
kommenden Temperaturabnahme mit der Tiefe noch zur Stratosphére, wie
dies die Verteilung des Salzgehaltes unzweideutig zeigt. Siehe hierzu: WisT,
G.: Schichtung und Tiefenzirkulation des Pazifischen Ozeans. Verdff. Inst.
Meereskde, N. F., A, H. 20. Berlin 1929.
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Zirkulation und durch Ubertragung der atmospharischen Bezeichnungen
auf ozeanische Verhiltnisse soll nicht der Eindruck erweckt werden,
dal3 etwa die Ursachen fiir diese Zweiteilungen auf gleiche Umstidnde
zuriickzufithren sind. Allerdings rein formal ist diese Ahnlichkeit auch
nicht und in beiden Fallen sind doch Sonnenstrahlung und Ausstrahlung,
die als letzte Ursachen hierfiir verantwortlich zu machen sind.

Der durch die vertikale Temperaturverteilung gegebene Aufbau des
Meeres hat in den tropischen und subtropischen Breiten stets die
charakteristische Form der Abb. 54 und, wie in der Atmosphire der
Ubergang von Troposphire zur Stratosphire eine der wichtigsten Grenz-
flichen der Lufthiille ist, wird auch der Grenzfliche zwischen Tropo-
sphdre und Stratosphire im Ozean eine groe Bedeutung zukommen:
Sie trennt das ,,Warmwasser* der Troposphire, das immer wieder in den
tropischen und subtropischen Breiten der Ozeane gebildet wird, vom
, Kaltwasser'* der Stratosphire, das seinen Ursprung in den héoheren
und hohen Breiten beider Hemisphiren hat.

Die Grenzfliche zwischen Tropo- und Stratosphire nimmt bei be-
stimmten Strémungen innerhalb derselben eine ganz bestimmte Lage
ein. Wir konnen sie leicht niher verfolgen, wenn wir annehmen, daf nur
zonale Bewegungen vorhanden sind, die ja in einer die ganze Erdfeste
umspannenden Hydrosphdre in sich selbst zuriicklaufen. In diesem Falle
steht nichts im Wege diese Hydrosphire als einen zirkularen Wirbel
mit der Erdachse als Zentralachse im Sinne von V. BJERKNES® aufzu-
fassen. Durch die Luftstromungen an der Oberfliche der Hydrosphare
werden in diesem Falle in der Hauptsache Stromungen lings der Breiten-
kreise hervorgerufen, die sich auf die Troposphire beschranken. Die
Winkelgeschwindigkeiten dieser Bewegungen werden fiir jeden Breiten-
kreis verschieden groB sein, aber sie werden nur wenig von der Winkel-
geschwindigkeit der Erdrotation abweichen. Die Hydrosphire wollen
wir aus zwei Wasserarten: Warmwasser und Kaltwasser bestehend an-
nehmen; dann gibt es in diesem hydrosphirischen zirkularen Wirbel
dreir Hauptschichigrenzen, und zwar:

1. Die Bodenfliche des Ozeans; sie ruht auf der Lithosphire auf und
ist durch die Morphologie der letzteren festgelegt.

2. Die Oberfliche des Ozeans ist die Trennungsflache zwischen Hydro-
sphire und Atmosphire und bildet als Gleichgewichtsfliche zwischen den
Anziehungskriften der Erde und der Zentrifugalkraft der Erdrotation
eine Niveaufliche der Schwere; im Falle des Gleichgewichtes muf} sie
auch mit der isobaren Fliche des Seedruckes Null zusammenfallen.

3. Im Inneren der Hydrosphire liegt die Gremzschicht zwischen
Troposphire und Stratosphire. Sie ist charakterisiert durch die gut

1 BJERKNES, V.: On the dynamics of the circular vortex usw. Geofys.
Publ. Bd. 2, Nr. 4. Oslo 1921.
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ausgesprochene Sprungschicht in der vertikalen Temperatur- und Salz-
gehaltverteilung.

Insbesondere mit der Lage dieser Grenzfliche wollen wir uns niher
befassen. In der Oberschicht der Troposphire herrschen in den ver-
schiedenen Breiten verschiedene Bewegungen, und zwar sind sie polwiirts
von etwa 25° N und 25° S gegen Osten (Oststrom), zwischen 25° N und
25° S hingegen gegen Westen (Weststrom) gerichtet. Die zonalen Be-
wegungen der Stratosphdre sind gering und koénnen gegen die der
Troposphire vernachldssigt werden. Bezogen auf die Stratosphire,
der demnach die Winkelgeschwindigkeit der Erdrotation zukommt,
weisen die Wassermassen
der Troposphidre der héhe-
ren Breiten eine iibernor-
male, jene der Subtropen
und Tropen eine unternor-
male Winkelgeschwindig-
keit auf. Diesen Bewegun-
gen gegeniiber verlangt die
Theorie eine Neigung der
Grenzfliche zwischen Tro-
posphire und Stratosphire
gegeniiber den isobaren
Flachen, und zwar muB sie
im Gebiete der unternor-
malen Geschwindigkeiten
stirker, im Gebiete der
iibernormalen  Geschwin-
digkeiten hingegen weniger  Abb. ss. Die Hydrosphire aufgefaBt als zirkularer Wirbel.
geneigt sein als diese. Dies Stromgebiete \;r;megg: ii?aria\gg;e;lz-ﬂéchen sowie
bedingt eine Lage der
Grenzfliche, wie sie schematisch in Abb. 55 gegeben ist. Von etwa
500 bis 600om Tiefe am Aquator senkt sie sich in etwa 259N und
25°S bis etwa 1000m und steigt dann etwas rascher an, um in héheren
Breiten die Oberfliche zu erreichen. Die Ausdehnung der Troposphire
(Warmwasserschicht) ist demnach nicht allein durch die klimatischen
Bedingungen an die Breiten zwischen etwa 40° N und S gebunden; auch
der Umstand, daB die in der Hauptsache zweifach geschichtete Hydro-
sphire an der Rotation der Erde teilnimmt, trigt zu dieser Lagerung bei.
Insbesondere erzwingen diese Bewegungen eine Warmwasseransammlung
in den Subtropen bis in gréBere Tiefen, die somit dynamisch bedingt ist.
Die Beobachtungen bestitigen in allen Ozeanen diese Forderung.

Man findet meistens unter den 4quatorialen Oberflichenstrémen
einen dquatorialen Gegenstrom, der gegen Osten gerichtet ist. Wahr-
scheinlich ist er ein Kompensationsstrom, der die gegen Westen gefiihrten
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Wassermassen des Oberstromes teilweise wieder ostwiirts zuriickbringt.
Zwischen Ober- und Unterstrom ist eine Grenzfliche vorhanden; sie
liegt ziemlich oberflichlich, im Mittel nur etwa 150 m und weniger; sie
mulB den Bewegungen gemil3 gegen die Pole hin abfallen. Sie ist eben-
falls in Abb. 55 schematisch eingetragen. Die Beobachtungen in den
verschiedenen Ozeanen ergeben ein Gefille von etwa 1 : 5000. Folgende
kleine Tabelle gibt zusammengehorige Werte des Unterschiedes im
spezifischen Volumen und in der Geschwindigkeit, die beim Ubergang
von oberen Weststrom zum unteren Oststrom vorhanden sein miissen,
um die Grenzfliche in der erwdhnten Neigung zu erhalten.

Unterschied in der Anomalie des spez.
Volumens . . . . . . . ... .. ..... I50 200 250 300 350

Unterschied in der Geschwindigkeit cm/sec . . 10,5 14,0 17,5 25,0 24,5
Zusammengehorige Werte von Salzgehalt und Temperatur, die
obigen Unterschied der Anomalie ergeben, sind:

Unterschicht: Salzgehalt 35%/0, Temperatur: 10° 10° 10° 10° 10°
Oberschicht: - 36°/00, » 20,7° 22,7° 24,4° 26,1° 27,7°

Diese zusammengehérigen Werte von Temperatur und Salzgehalt
liegen alle im Bereiche der tatsichlichen Verhiltnisse und zeigen da-
durch, daB die Ansammlung schwereren, kilteren Wassers der unteren
Troposphire in den Schichten knapp unter dem Aquator ebenfalls
dynamisch durch die dquatorialen Stréme der Oberfliche und den
dquatorialen Gegenstrom der Unterschicht bedingt ist. Im stationiren
Zustand, wie er wohlim Mittel besteht, sind schematisch im dquatorialen
Gebiet die Stromverhélntisse und die Lagerung der Wassermassen durch
nebenstehende Abb. 56 gegeben. Sie stellt einen meridionalen Schnitt
quer zum Aquator dar. Bei dieser Anordnung der Grenzfliche muB die
Temperatur den Ausschlag geben, was wohl auch den vorhandenen
starken Temperaturdifferenzen entspricht. Steigert sich der Geschwin-
digkeitsunterschied der Stréme oder der Unterschied im Charakter der
Wassermassen, so kann die Neigung der dquatorialen Grenzfliche sich
derart verstarken, daf3 sie die Oberfliche erreicht und in zwei Teile zer-
fallt: Die dquatorialen Weststréme beider Hemisphiren sind dann ge-
trennt durch eine verhiltnismaBig schmale Zone des nun bis zur Ober-
fliche reichenden aquatorialen Gegenstromes; sein Bereich wird aber
rasch groBer, wenn man in tiefere Schichten hinabgeht; er keilt gegen
Norden und Siiden aus.

Eine zweite wichtige Grenzfliche der Troposphire trennt in héheren
Breiten die Warmwassermassen der Troposphire von den Kaltwasser-
massen der polaren Oberflichenschichten. Den Luftstrémungen an
der Meeresoberfliche entsprechend, bewegen sich im zirkularen Wirbel
die Troposphirenschichten nach Osten (Westwindtrift), die polaren
Wassermassen hingegen nach Westen (polaren Osttrift). An ihrer Grenz-
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flache findet ein sehr rascher Ubergang von Temperatur und Salzgehalt
statt: die polare Gremzfliche. Den Bewegungen gemill muB sie sich vom
Pol gegen die niedrigen Breiten senken derart, dafl sich das kalte, schwe-

Abb. 56. Stromverhaltnisse und Lagerung der Wassermassen in dquatorialen Gebieten.

rere Polarwasser keilférmig unter die warmen, leichteren Wassermassen
der Westwindtrift einschiebt. In diesem Falle wiirde die Temperatur
den Ausschlag geben. Dies ist nicht immer der Fall. Es kommen Lage-

Abb. 57. Aufbau des Meeres in der Nahe der Polarfront (Nordhemisphire). In @ gibt der Salz-
gehalt den Ausschlag: starker Polarstrom.und schwichere Westwindtrift. In & gibt die Tempe-
ratur den_Ausschlag: starke Westwind trift und schwicherer Polarstrom.

rungen von Wassermassen in diesen hohen Breiten vor, wo der Salz-
gehalt den Ausschlag gibt. Dann schiebt sich das schwerere Wasser der
wirmeren Trift unter dem leichteren Polarwasser ein. Es kénnen dann
die kompliziertesten Verhiltnisse sich ergeben; die Strémungen stehen
aber in allen Fillen in volliger Ubereinstimmung mit der Theorie. (Siche
S. 103.) An der Meeresoberfliche kommt das Polarwasser dicht an die
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Westwindtrift heran: dies ist die ozeanische Polarfront, die auch in allen
Ozeanen tatsichlich zu finden ist. Der Aufbau des Meeres in der Nihe
derselben ist in Abb. 57 gegeben, und zwar sowohl im Falle des Uber-
wiegens des Temperatureinflusses als auch im Falle des Uberwiegens des
Salzgehalteinflusses.

3. Die troposphirischen Stromungen der einzelnen Ozeane.

Der Hydrosphire der Erde stehen nicht so viel Wassermassen zur
Verfiigung, daB ein die Lithosphire allgemein bedeckender Ozean még-
lich wire. Der hydrosphirische zirkulare Wirbel wird durch das Auf-
treten der Kontinente in seiner vollstindigen Ausbildung gehemmt.
Aber diese Storungen sind nicht sehr bedeutend und in jedem Ozean
bleibt der Grundzug des Stromsystems des hydrosphirischen Wirbels
erhalten. Die durch die Kontinente gestérten zonalen Strémungen er-
fahren an der Kiiste Ablenkungen, die, wie bereits erwihnt, an den
Ostkiisten polwirts, an den Westkiisten hingegen dquatorwirts gehen.
Der Kontinuitdtsbedingung, die im zirkularen Wirbel durch die in sich
zuriickkehrenden zonalen Stréme von selbst erfiillt ist, wird hier durch
Ausbildung groBer horizontaler Wirbel mit ausgesprochenen Konvergenz-
und Divergenslinien Geniige getan. Namentlich in dieser Richtung sind
in den einzelnen Ozeanen Abweichungen von den Verhdltnissen des
zirkularen Wirbels zu erwarten. Folgende kurze Bemerkungen sollen
die troposphirische Zirkulation der einzelnen Ozeane skizzieren.

Atlantischer Ozean. Eine nach hydrodynamischen Gesichtspunkten
durchgefithrte Bearbeitung der Stromversetzungen der Oberfliche im
Monat Februar hat H. H. F. MEYER® gegeben. Sie ist im verkleinerten
MaBstab in Abb. 58 wiedergegeben. Nordidquatorialer und Siidiquato-
rialer Weststrom sind hier in michtiger Entwicklung vorhanden; der
dquatoriale Gegenstrom tritt an der Oberfliche nur jahreszeitlich im
ostlichen Teil in dquatorialen Breiten von etwa 5° N auf ( Guineastrom).
Die mit ihm dynamisch verbundene Aufwolbung der Isothermen im
dquatorialem Gebiet zeigen meridionale Schnitte® recht deutlich.

Die ausgesprochene meridionale Lingserstreckung des Ozeans und
die immerhin geringe Breite desselben bedingen an der Westseite des
Ozeans die Umbiegung der zonalen Wasserversetzung im nordiaquatori-
alen Strom nach Norden, im stiddquatorialen Strom nach Siiden und
dadurch die Ausbildung von zwei groBen Wirbeln mit Konvergenzlinien
im Gebiete zwischen den dquatorialen Strémen und der Westwindtrift.
Besonders auf der Nordhemisphire ist dieser antizyklonale Wirbel gut

1 MEVER, Hans H. F.: Die Oberflichenstromungen des Atlantischen
Ozeans im Februar. Veroff. Inst. Meereskde, N. F., A, H. 11. 1923. Karte
mit einigen Verbesserungen und eingetragenen Konvergenzlinien im Sonder-
band der Z. Ges. Erdkde, Hundertjahrfeier, Berlin 1928.

z Siehe Wist, G.: loc. cit., S. 133.
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Abb. 58. Oberfiichenstrésmungen des Atlantischen Ozeans im Monat Februar (nach H. H.F. MEYER).

ausgebildet; er ist ursidchlich mit einer noch tiefer reichenden Ansamm-
lung der troposphérischen Wassermassen, als sie im zirkularen Wirbel
normal vorgesehen ist, verkniipft. Mitbeteiligt an dieser wird aber gewil3
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auch der in dieser Breite erfolgende Zuflul warmen, salzreichen Wassers
aus dem Mittelmeere durch die Strale von Gibraltar sein.

Die Polarfront zeigt sich durch deutliche Konvergenzen der Strom-
linien im Norden wie im Siiden; wie zu erwarten ist, ist aber die Polar-
front, namentlich im Norden, nur streckenweise ausgebildet. In den
Schnitten tritt die polare Grenzfliche durch eine Zusammendringung
der Isothermen und Isohalinen auf kleinem Raum deutlich hervor. Im
Norden ist die Polarfront als Grenze zwischen Golfstrom und Labrador-
strom eine lingst bekannte Erscheinung; neuere Untersuchungen liegen
in den Arbeiten des International Ice Patrol Service vor®. Die polare
Grenzflache und die Polarfront tritt im Europiischen Nordmeer nur
rudimentir auf; scharfer erscheint sie als Grenze zwischen Ostgrénland-
strom und Atlantischen Strom (siehe Abb. 37), dann auch siidlich
Spitzbergen in geschlossener Ausbildung in der Barentsee®.

Die siidliche Polarfront ist an der Oberflache, wie in der Abb. 58
angegeben, zwischen 45° W und 5° E in etwa 500 SBr. als Konvergenz-
linie gut ausgebildet; im Gebiete zwischen 60° und 400 W ist sie als
Grenze zwischen dem Falkland- und Brasilstrom nach Norden (etwa
auf 400 SBr.) verschoben. Auch in meridionalen Schnitten tritt die
polare Grenzfliche als rascher Ubergang der Temperatur und des Salz-
gehaltes deutlich in Erscheinung; hier scheint bei der Lagerung die
Temperatur den Ausschlag zu geben (siehe Abb. 57).

Indischer Ozean. Es ist zu erwarten, daB3 im Indischen Ozean seiner
groBeren zonalen Ausdehnung zufolge die Hauptstromungen des zirku-
laren Wirbels noch deutlicher hervortreten als im Atlantischen Ozean.
Das ist auch der Fall. Aber die Anderungen der Zirkulationsverhiltnisse
in der Atmosphire iiber den nordhemispharischen Teil des Indischen
Ozeans (Nordostmonsun im Winter, Stidwestmonsun im Sommer) ist
ursdchlich verkniipft mit einer Anderung im Zirkulationssystem der
ozeanischen Troposphire. Mit auBerordentlicher Raschheit reagieren
die troposphérischen Strémungen auf die geinderten Luftstrémungen
der einzelnen Jahreszeiten.

Die Stréomungsverhiltnisse an der Oberfliche des Indischen Ozeans
haben eine eingehende Untersuchung und moderne Darstellung in der
Arbeit von G. MicHAELIS?® erfahren; fiir den siidlichen, bis zur Antarktis
reichenden Teil sind auch die Arbeiten von M. WILLIMZIK* zu erwihnen.

* International ice observation and ice patrol service in the North Atl.
ocean. U. S. coast guard, season 1926. Washington 1927; insbesondere die
Untersuchungen von Ep. H. SmiTH. ’

2 B.Scrurzu.A.WuLFF, Hydrographie u. Oberflichenplankton des westl.
Barentsmeeres im Sommer 1927, Ber. d. Deutschen wiss. Kom. {. Meeresfor-
schung, N. F. Bd. 4, H. 5, Berlin 1929.

3 MicuazLs, G.: Die Wasserbewegungen an der Oberfliche des Indischen
Ozeans im Januar und Juli. Ver6ff. Inst. Meereskde, N.F., A, H. 8. Berlin 1923.

4 WirLimzik, M.: Die antarktischen Oberflichenstrémungen zwischen



Die Oberflachenstrémungskarten zeigen zunichst polwirts 100 SBr.
keine groBen jahreszeitlichen Anderungen: von 10° bis 22°S den siid-
iquatorialen Strom, dann siidlich 30° die kriftige Westwindtrift; zwi-
schen beiden die Ausbildung eines ausgedehnten amtizyklonischen Wir-
bels. Die Stoérungen, bedingt durch die Kontinente, beschrinken sich
wieder nur auf einen schmalen Kiistenstreifen. Die Polarfront im Siiden
ist gekennzeichnet durch eine hier besonders scharf hervortretende
Konvergenzlinie; aber ihre Lage wird entsprechend den Schwankungen
der atmospharischen Zirkulation in dieser Durchzugszone der Zyklonen
und Antizyklonen groBen meridionalen Verlagerungen unterliegen.
Vielleicht liegt darin der verschiedene Ansatz derselben bei den einzelnen
Forschern. Nach den ausfiihrlichen Darlegungen von W. MEINARDUS®
iiber die meridionalen Temperaturgradienten und nach den entsprechen-
den von G. SCHOTT” iiber die meridionalen Salzgehaltgradienten liegt
im Indischen Ozean die Polarfront, der hier der Name ,,Meinarduslinie
gegeben wurde, in 45° bis 480 S. Die stidliche Lage der Konvergenzlinie
in der Darstellung von M. WILLIMZIK namentlich im westlichen Teil des
Ozeans diirfte nicht richtig sein.

Im nordlichen Teil des Ozeans sind im Winter die Verhiltnisse des
zirkularen Wirbels recht deutlich vorhanden: zwischen dem nord-
dquatorialen und stiddquatorialen Strom durchzieht in einer schmalen
Zone beiderseits 5°S den ganzen Ozean der dquatoriale Gegenstrom.
Der groBen Intensitit der Strome wegen ist zu erwarten, daB die Neigung
der dquatorialen Grenzfliche sich derart verstarkt, daBl sie die Meeres-
oberflache schneidet und der Gegenstrom an die Oberfliche hervortritt.
Die Aufwolbung der Isothermen, die damit verbunden ist, kommt in
meridionalen Temperaturschnitten deutlich hervor.

Die Stromverhiltnisse des Sommers sind im Norden entsprechend
den geidnderten Luftstrémungen etwas anders gestaltet. Der Siidwest-
monsun bedingt eine breite, den ganzen Ozean nérdlich des Aquators
umfassende Oststréomung und zwischen dieser und dem siiddquatorialen
Weststrom entwickelt sich ein groBer Wirbel, der aber in der Lage der
Troposphirengrenze keinen wesentlichen Einflufl dullern wird, da sein
Zentralgebiet gerade iiber dem Aquator liegt.

Pazifischer Ozean. Die gewaltige Ausdehnung des Pazifischen Ozeans,
der sich in zonaler Richtung von-40° N bis 400 SBr. durchschnittlich
iiber 1300 erstreckt, zeigt den Stromaufbau des hydrosphérischen zirku-

50 O und 110° O. Veroff. Inst. Meereskde, N. F., A, H. 17. Berlin 1927.
Die Stémungen im subtropischen Konvergenzgebiet des Indischen Ozeans.
Ebenda.H. 14, Berlin 1929.

1 MEINARDUS, W.: Seefahrt des,,Gauss*’. Deutsche Siidpolar-Exp., Bd.3
S. 544. 1923.

2 ScHOTT, G.: Die Verteilung des Salzgehaltes im Oberflichenwasser der
Ozeane. Ann. Hydr. u. mar. Meteor. 1928, H. 5.

Defant, Ozeanographie. 10
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laren Wirbels der Troposphire in ausgezeichneter Weise. Wenn diese
Verhiltnisse iiberhaupt irgendwo zu einer charakteristischen Ausbil-
dung gelangen konnen, so muB es in diesem Ozean der Fall sein, in dem
so gewaltige Wassermassen zur Verfiigung stehen. Eine moderne Dar-
stellung der Stromverhiltnisse der Oberfliche fiir den Nordsommer
findet sich in der Karte der Oberflichenstrémungen der Ozeane in der
Linderkunde von H.LAUTENSACH®; sie beruht auf einem ersten vor-
laufigen Entwurf von A. MERz. Fiir den Nordwinter hat H. H. F. MEYER
versucht, die Stromverhiltnisse der Oberfliche zur Darstellung zu
bringen®. '

Die zwei meridionalen Temperaturschnitte, die auf Grund der wenigen
Serienmessungen, die hier vorhanden sind, entworfen werden konnten3,
zeigen iibereinstimmend die geringe Méichtigkeit der Troposphire in
diesem Ozean. Stellenweise schrumpft sie auf einen nahezu unstetigen
Ubergang von einer diinnen Oberschicht zur Stratosphire zusammen.
Besonders im Westpazifischen ist die tiefer reichende Warmwasser-
ansammlung zwischen Westwindtrift und &dquatorialen Strémen (in
25° S und 28° NBr.) deutlich zu erkennen, sowie auch die Aufwélbung
der Isothermen in 8¢ bis 10° N, die wieder mit der Achse des im Pazifi-
schen Ozeanstets gut entwickelteniquatorialen Gegenstromes zusammen-
fallt. Wahrend aber die dquatorialen Stréme (Nordost- und Siidost-
passattrift) und der 4dquatoriale Gegenstrom wmnvermittelt aneinander
grenzen, ist die Grenze zwischen Westwindtrift und den #dquatorialen
Strémen sehr verworren und neigt zur Ausbildung von Wirbeln; aller-
dings treten sie wohl wegen der groBen Ausdehnung des Ozeans nicht
soin Erscheinung, wie z. B. im Atlantischen Ozean. Die erstere Tatsache
ist eine Folge des Umstandes, dal} die Grenze zwischen dem dquatorialen
Strom und dem Gegenstrom ursichlich auf eine mehr oder minder
scharfe Grenzfliche, welche die Meeresoberfliche schneidet, zuriick-
zufiihren ist, wahrend zwischen Westwindtrift und dquatorialem Strom
dies nicht der Fall ist; hier kommen Wassermassen nahezu gleichen
physikalisch-chemischen Charakters zusammen und dies férdert die Auf-
rollung zu kleinen Wirbeln.

Die Polarfront und die polare Grenzfliche ist im Norden in etwa
40° Br. sowohl in den Stromkarten wie in den Schnitten zu sehen; weni-
ger klar sind die Verhiltnisse im Siiden; wahrscheinlich liegt die Polar-
front hier siidlich 50° S, also ziemlich nahe der Antarktis, und von diesen

' Lavurensacd, H.: Linderkunde. Karte 41 u. 42, S.792. Gotha:
J. Perthes 1926.

2 MevERr, H. H. F.: Karte im Atlas des Bibliographischen Institutes in
Leipzig 1928.

3 Meridionalschnitte durch den Pazifischen Ozean von G. WusT in:
DEerFaNT, A.: Die systematische Erforschung des Weltmeeres. Sonderband
der Z. Ges. Erdkde zur Hundertjahrfeier. Berlin 1928.
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Breiten liegen noch zu wenig Beobachtungen vor, um eine genaue Fest-
stellung vorzunehmen. Das Untertauchen der polaren Wassermassen
erfolgt nach den Salzgehaltsschnitten sehr langsam und nicht so unver-
mittelt, wie z. B. im Indischen Ozean. Dies deutet ebenfalls darauf hin,
daB die stidliche Polarfront hier nicht so gut ausgebildet ist, wie in den
anderen Ozeanen und daB der Ubertritt polaren Wassers an der Meeres-
oberflache nach Norden durch die kriftige Entwicklung der siidlichen
Westwindtrift behindert ist. Sehr flach schiebt sich so das polare Wasser
der antarktischen Breiten unter die wirmere Westwindtrift ein.

Die durch die Festlinder bedingten Stérungen beschrinken sich
wieder nur auf einen sehr schmalen Kiistenstreifen; sie vermégen kaum
das Strombild zu stéren, das im Wesen mit jenem des zirkularen Wirbels
tbereinstimmt.

4. Die stratosphirische Zirkulation im allgemeinen und in den
Ozeanen.

Im schematischen Bild des hydrosphéarischen zirkularen Wirbels wird
vorausgesetzt, daBl keine Verbindung zwischen Troposphire und Strato-
sphire vorhanden sei; der Lagerung der Troposphidre im zirkularen
Wirbel (siehe Abb. 55) entsprechend reicht die Stratosphire in den
hoheren Breiten der Nord- und Siidhemisphire bis zur Meeresoberfliche
heran; hier hat sie eine Verbindung mit der gréBten Stérungsfliche der
Erde, mit der Grenzfliche zwischen Hydro- und Atmosphire. Wir
hatten frither angenommen, daB in der ozeanischen Stratosphire die
Wassermassen groBtenteils in Ruhe, ihrem spezifischen Gewichte ent-
sprechend schicht- und blitterférmig iibereinandergelagert sind. Dies
ist natiirlich nur der Fall, wenn keine Stérungen an irgendeiner Grenze
der Stratosphire erfolgen, die diese Lagerung stindig beeinflussen
konnen. Solche Stérungen sind aber dort, wo die Stratosphire bis zur
Meeresoberfliche reicht, das ist in den hohen Breiten beider Hemis-
sphire, direkt zu erwarten. Hier werden durch Ausstrahlung und Eis-
schmelze, durch Verdunstung und durch die bedeutenden Niederschlige
dieser Zone und vielleicht noch durch andere atmosphirische Er-
scheinungen fortgesetzt Anderungen im physikalisch-chemischen Cha-
rakter der Wassermassen hervorgerufen, und diese in ihrem Gleich-
gewicht gegeniiber der Umgebung gestérten Wassermassen suchen sich
dann ¢n der Stratosphire jene Schicht aus, die ihrem geanderten spezi-
fischen Gewichte entspricht.

Findet die Erzeugung solcher Wassermassen in bedeutender Menge
und fortgesetzt statt, dann nimmt diese Verfrachtung zur neuen Gleich-
gewichtlage den Charakter einer mehr oder minder starken Strémung
in der Stratosphire an, die sich, da die Temperatur in ihr nur geringe
ortliche Anderungen aufweist, hauptsichlich in der Verteilung des Salz-
gehaltes duBern wird. Auf diese Weise entsteht eine ozeanische Tiefenzir-

10%*
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kulation in der Stratosphire, die nur mittelbar mit den Stromungen der
Troposphire zusammenhangt.

In den Gebieten polwirts der Polarfront werden an der Oberfliche
des Meeres zwel Arten von Wassermassen erzeugt: einerseits durch die
ergiebigen Niederschlige der hohen Breiten in der Nihe der Polarfront
und durch Eisschmelze Wassermassen geringen Salzgehaltes bei relativ
niedriger Temperatur, anderseits in der Niahe der Packeisgrenze durch
die bedeutende Auwusstrahlung namentlich in den langen, trockenen Polar-
niachten Wassermassen ser wniedriger Temperatur bei normalem Salzge-
halt. Erstere Wassermassen sind leicht, letztere schwer; erstere werden
deshalb in der Stratosphire die oberen, letztere die untersten Schichten
einzunehmen trachten.

So entsteht polwirts der Polarfront, an der polaren Gremzfliche
absinkend, die oberen Schichten der Stratosphire erfiillend, ein relativ
kalter, salzarmer Strom. Wenn er vom nérdlichen Polarmeer ausgeht,
wird er arktischer, wenn er vom siidlichen Polarmeer ausgeht, antarkti-
scher Zwischenstrom genannt. Seine Michtigkeit wird nicht groB sein;
denn die zur Verfiigung stehenden Massen sind nicht geniigend, um
bedeutende Schichten zu erfiillen; er wird besonders in der Vertei-
lung des Salzgehaltes hervortreten, weniger in der der Temperatur,
da er in Gebiete vordringt, die an sich der Temperatur des Ursprungs-
gebietes nahe kommen. Es ist auch zu erwarten, dafl iiberall dieser
Zwischenstrom in der ihm zukommenden Schicht zu finden ist, da
tiberall in den Breiten polwirts der Polarfront die Erzeugung solchen
Wassers vor sich gehen kann. Die Erscheinung des polaren Zwischen-
stromes wird so zu einer allgemeinen. Aquatorwirts vordringend werden
sich seine Wassermassen mit den unteren Wasserschichten der Tropo-
sphire und im stdrkeren Grade mit jenen der oberen Stratosphire
mischen; seine Energie wird deshalb allmihlich bei zunehmendem Salz-
gehalt erléschen.

Die zweite Wasserart ist schwer; sie sinkt bei giinstiger vertikaler
Temperaturverteilung (Herbst und Vorwinter) konvektiv in die Tiefe
und erfiillt die bodennahen Schichten der Stratosphire: das sind die
kalten Bodenstrome. Thre Entstehung entspricht véllig den Versuchen
von FRIDTJOF NANSEN', der auf diese Art zum erstenmal das kalte
Bodenwasser der nordlichen Teile des Nordatlantischen Ozeans erkldrt
hat. Die Entstehungsgebiete fiir das Bodenwasser kénnen 6rtlich durch
die Bedingungen fiir die Entwicklung kalten Oberflichenwassers und
der Konvektion sehr beschrankt und festumrissen sein. Die Bodenstrome
werden deshalb nicht so universeller Natur sein kénnen, wie der polare
Zwischenstrom. Die Ausbreitung dieser Wassermassen dquatorwirts

' NanseN, F.: Das Bodenwasser und die Abkiihlung des Meeres. Int.
Rev. d. Hydrobiol. u. Hydrogr., Bd. 5. 1912.
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hingt auBerdem ganz von der Morphologie des Meeresbodens ab; dort,
wo sie sich unbehindert oder durch das Bodengefille begiinstigt aus-
breiten kénnen, kann man sie sogar in den dquatorialen tiefen Schichten
der Stratosphire finden, dort, wo sie durch Schwellen oder Riicken
aufgehalten werden, stauen sie sich, kénnen vollig aufgehalten und zur
Stagnation gezwungen werden.

Diesen beiden mehr dquatorwidrts vor sich gehenden Wasserver-
frachtungen muf} schon aus Kontinuitdtsgriinden in der Stratosphire
eine Wasserverfrachtung polwérts gegeniiberstehen; ihr stehen die aus-
gedehnten mittleren Schichten der Stratosphire zur Verfiigung, aber
diese Bewegungen werden deshalb nicht groB sein kénnen, wenn sie
tiberhaupt mefbar sind. Sie werden den schichtférmigen Aufbau der
mittleren Stratosphédrenschichten kaum stéren koénnen.

In den einzelnen Ozeanen kénnen derzeit nur einzelne meridionale
Schnitte der Temperatur und des Salzgehaltes entworfen werden, aus
denen die stratosphirische Tiefenzirkulation erschlossen werden kann.
Erst die Bearbeitung der Ergebnisse der Meteorexpedition zusammen
mit den immerhin zahlreichen Serienmessungen des Nordatlantischen
wird wenigstens fiir diesen Ozean auch eine rdumliche Erfassung dieser
Zirkulation geben. Bis dahin sind wir aber auf meridionale Schnitte
allein angewiesen. Fiir den Atlantischen Ozean liegen vor die von G.
WUsT® bearbeiteten Temperatur- und Salzgehaltschnitte durch die
westliche und &stliche Atlantische Mulde. Insbesondere die Salzgehalt-
schnitte (Abb. 59 u. 60) zeigen die auBerordentlich kriftige Entwick-
lung des antarktischen Zwischenstromes, dessen Wassermassen sich
von 50° SBr. in einer Tiefe von 800 bis 1000 m und in einer Machtigkeit
von rund 600 m dquatorwdrts vorschieben und sich mit Wasser der Um-
gebung vermischend, bei zunehmendem Salzgehalt bis 109, ja 20° NBr.
verfolgen lassen. Derarktische Zwischenstromist hingegen nur rudimen-
tdr entwickelt, im Westen tritt er etwas besser hervor, da sich ja hier
wenigstens in der Baffinsbai ein groBeres Kiltereservoir vorfindet.

Zwischen 25° und 40° NBr. reicht im Atlantischen Ozean, ursichlich
verkniipft mit der subtropischen Konvergenz in den Oberflachenstromen,
die warme, salzreiche Troposphére bis in tiefere Schichten und die Tat-
sache, daB3 der antarktische Zwischenstrom in etwa 200 NBr. sein Ende
findet und der arktische nur in schwacher Weise héchstens bis 45° N einen
Einflufl duBern kann, 148t die Moglichkeit zu, dafl hier im Zwischen-
gebiet, wo kein polares Wasser die Troposphére gegen die Stratosphire
abriegelt, eine Wasseransammlung hoéherer Temperatur und gréBeren
Salzgehaltes auch in der Stratosphire stattfinden kann. Auch der Zu-
fluB warmen und salzreichen Wassers aus dem Mittelmeer trigt zu dieser

* Wirst, G.: Der Ursprung der Atlantischen Tiefenwisser. Sonderband
der Z. Ges. Erdkde zur Hundertjahrfeier. Berlin, Mai 1928.
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Ansammlung bei. Damit ist aber in der Stratosphire ein hauptsichlich
meridionaler Gegensatz in der Temperatur und besonders im Salzgehalt
zwischen den antarktischen Breiten im Siiden und den Breiten zwischen
30° und 40° N gegeben. In diesem Gegensatz ist die kriftige Ausbildung
des Antarktischen Zwischenstromes in den obersten Stratosphirenschich-
ten und die Ausbildung eines nordatlantischen Tiefenstromes, der in rund
2000 m von der Warmwasseransammlung nach Siiden setzt, begriindet.
Auch der arktische Zwischenstrom wird einen Kompensationsstrom
nach Norden erfordern und tatsichlich zeigen die Salzgehaltschnitte
einen nach Norden setzenden schwachen Anteil des Atlantischen Tiefen-
stromes. Aber die Hauptsache bleibt: Die zum Aquator unsymmetrische
Tiefenzivkulation tm Atlantischen Ozean. Die Umkehrpunkte der Wasser-
verfrachtung sind einerseits die stratosphirischen Meeresteile siidlich
50° SBr. (Antarktisches Meer), anderseits die stratosphirischen Meeres-
teile zwischen 30° und 40° NBr.

Die Meeresrdume unterhalb dieser Tiefenstréme (unterhalb etwa
2500 m) sind erfillt zum Teil mit nordatlantischem, zum Teil mit ant-
arktischem Bodenwasser. Letzteres ist, weil kilter, schwerer; es nimmt
deshalb die tiefsten Schichten ein und schiebt sich als antarktischer
Bodenstrom, wo keine Hindernisse sich ihm in den Weg stellen, nord-
wirts unter das leichtere atlantische Bodenwasser ein.

Die stratosphirische Zirkulation des Indischen Ozeans ist naturgemafd
auf die Stidhalbkugel beschrinkt. Antarktischer Zwischenstrom und
Bodenstrom sind wieder gut ausgebildet, dazwischen der polwirts ge-
richtete indische Tiefenstrom, der von den warmen und salzreichen sub-
tropischen und tropischen Meeresteilen ausgeht und wieder wie im At-
lantischen Ozean mehr die Schicht knapp unter dem Zwischenstrom be-
vorzugt, wihrend die Wassermassen darunter wohl fast bewegungslos
lagern diirften®. Die warmen und sehr salzreichen Zufliisse aus dem
Roten Meer und dem Persischen Golf tragen hier zur Erzeugung eines
meridionalen Dichteunterschiedes und dadurch zur Verstirkung der
stratosphédrischen Zirkulation sehr wesentlich bei.

Erst der Pazifische Ozean 1iBt eine annihernd symmetrische Aus-
bildung der polaren Zwischenstréme erwarten. Dies bestdtigen auch
die von G. WUsT? entworfenen zwei meridionalen Schnitte fiir Tempera-
tur und Salzgehalt. Die derzeit vorhandenen Serienmessungen reichen
noch aus, das Vorhandensein dieser polaren Zwischenstrome, die in

* Es liegen derzeit vor: Ein meridionaler Salzgehaltschnitt (von Kaiser-
Wilhelm-II.-Land nach Sokotra) von G. Scrort, Ann. Hydr. u. mar. Meteor.
1926, S. 417. Weiter ein meridionaler Temperatur- und Salzgehaltschnitt
(von 55°S, 150 E nach 89 N, 770 E); sowie ein zonaler Temperaturschnitt
in 280 bis 389 Br. von L. M6LLER; siche Sonderband der Z. Ges. Erdkde zur
Hundertjahrfeier. Berlin, Mai 1928, S. 479ff.

2 Sonderband der Z. Ges. Erdkde zur Hundertjahrfeier. Berlin, Mai 1928.
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dquatorialen Breiten nahezu zusammenkommen und so das troposphari-
sche Wasser des Pazifischen besonders stark gegen die tieferen Schichten
abschniiren, festzustellen. Uber die Wasserbewegungen in den tieferen
Schichten des Pazifischen wissen wir aber fast nichts, da die Beobach-
tungen nicht so tief hinabreichen. Aus der Anordnung einzelner Werte
ist zu schlieBen, daB in den dquatorialen Gebieten im Mischgebiet zwi-
schen arktischem und antarktischem Zwischenstrom das Wasser ab-
sinkt und daB es in den noch tieferen Schichten als polwirts gerichtete
Tiefenstréme die Zirkulation schlieBt. Die stratosphirische Zirkulation
wire demnach im Pazifischen Ozean symmetrisch zum Aquator im Gegen-
satz zum unsymmetrischen Aufbau derselben im Atlantischen. Zukiinf-
tige Expeditionen kénnen hier erst genaue Aufklirung bringen.

Die bisherigen Untersuchungen iiber die ozeanische Zirkulation, die
sich vornehmlich auf Meridionalschnitte der Temperatur und des Salz-
gehaltes stiitzen, lassen erkennen, welch groBe Bedeutung fiir die strato-
sphirische Zirkulation den polaren Meeren, insbesondere dem den ganzen
Erdumfang umfassenden antarktischen Meere zukommt. Nicht minder
groBBe Wichtigkeit fiir die Zirkulation der tieferen ozeanischen Schichten
scheinen aber jene Meeresgebiete zu besitzen, in die sich die salzreichen,
warmen Wassermassen der subtropischen und tropischen Nebenmeere
ergieBen. Durch die grofle Dichte dieser in den Unterstrémen der Ver-
bindungsmeerengen dem freien Ozean zufliefenden Wassermassen
kommt hier den benachbarten Schichten der Stratosphire eine sinkende
Tendenz zu und dies bildet die zweite Quelle fiir eine Einleitung einer
stratosphidrischen Zirkulation. Diese Zufliisse sind aber noch aus einem
anderen Grunde von Bedeutung. Durch die Mischung der von ihnen
verfrachteten Wassermassen mit troposphirischen Massen, die sich nur
wenig in der Temperatur und im Salzgehalt unterscheiden, entsteht
hier eine Verbindung zwischen Troposphire und Stratosphire. Auf
diese Stellen ist in erster Linie ein nicht gering zu schitzender direkter
Wasseraustausch zwischen den ozeanischen Hauptschichten beschriankt.
Im Atlantischen ist es der ZufluB aus dem Mittelmeere in der StraBe
von Gibraltar, der die subtropische, an sich schon tief reichende An-
sammlung von warmem und salzreichem Wasser erheblich verstiarkt
und zum Ausgangspunkt des Atlantischen Tiefenstromes macht, im
Indischen sind es die warmen und salzreichen Ausfliisse aus dem Roten
Meer und aus dem Persischen Golf, die diese Rolle iibernehmen. Im Pazi-
fischen fehlen entsprechende Randmeere in den Subtropen und deshalb
auch der meridionale Gegensatz im Salzgehalt der tieferen Schichten, in
dem die Krifte fiir eine energische stratosphirische Zirkulation liegen.

Die genaue und sorgfiltige Analyse der ozeanographischen Reihen-
messungen hat unsere Anschauungen gegeniiber dem einfachen Schema
einer zam Aquator symmetrischen Zirkulation wesentlich geindert und
einen tieferen Einblick in den Aufbau der Ozeane und in den moglichen
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Bewegungen ihrer Wassermassen gewdhrt. Aber alle diese Kenntnisse
sind in der Hauptsache noch qualstativer Natur, von den stratosphirischen
Stromungen kennen wir auch nur die meridionalen Komponenten, hin-
gegen nichts von einem Wasseraustausch in zonaler Richtung, der sicher
besteht und von Meeresgebiet zu Meeresgebiet verschieden sein wird.
Das Ziel jeder Wissenschaft ist die quantitative Erfassung aller Er-
scheinungen in bezug auf ihre Entstehungsbedingungen, wie in bezug
auf ihren ortlichen, wie zeitlichen Verlauf. Erst die eingehende Be-
arbeitung von systematisch gesammelten Beobachtungen neuerer Expedi-
tionen wird die Moglichkeit geben, auch in bezug auf die ozeanische
Zirkulation in diesem Sinne weiter zu kommen und ein quantitatives
Bild derselben ergeben®.

IX. Die Wellenbewegungen im Meere.
1. Einleitung. Einteilung der Wellen.

In diesem und im folgenden Kapitel werden im Gegensatze zu den
in den vorhergehenden Abschnitten besprochenen Meeresstrémungen
Erscheinungen behandelt, die periodisch ablaufen; das sind solche, bei
denen nach einer bestimmten Zeit der Bewegungsvorgang in der Haupt-
sache sich wiederholt, so da§ durch passend angelegte Beobachtungen
iiber diesen Zeitraum das Wesentliche der Erscheinung vollig erfal3t
werden kann. Man bezeichnet diese Erscheinungen als Wellen; sie
sind, soweit sie von einem festen Punkt aus verfolgt werden konnen und
es sich hauptsidchlich um die Ermittlung von periodisch verlaufenden,
vertikalen Wasserstandschwankungen handelt, leichter zu beobachten
als die Meeresstromungen. Auch die hydrodynamische Theorie der
Wellen ist des physikalischen Interesses an diesen Erscheinungen wegen
wesentlich weiter entwickelt worden; doch bemerkt man, wenn man
sich eingehender damit befat, daBl die Anwendung der gewonnenen
theoretischen Ergebnisse und der Vergleich mit den Tatsachen der Be-
obachtung manches zu wiinschen iibrig lassen. Es zeigt sich auch hier
der Ubelstand, daB die Theoretiker die Fortfithrung der Theorie sich
angelegen sein lassen und mit Abschlufl derselben ihr Interesse an der
Sache erlahmt, die Verarbeiter von Beobachtungsmaterial aber meistens

© Anmerkung bei der Korrektur: Nach Fertigstellung des Manuskriptes
sind noch zwei wichtige Untersuchungen erschienen, die unsere Kenntnisse
der ozeanischen Zirkulation des Indischen und des Pazifischen Ozeans
wesentlich vertiefen. In Anbetracht der obigen kurzen Darlegungen iiber
die Zirkulation dieser Ozeane sei hier auf diese zwei Arbeiten besonders
verwiesen:

Wiist, G.: Schichtung und Tiefenzirkulation des Pazifischen Ozeans
auf Grund zweier Liangsschnitte. Veroff. d. Instituts f. Meereskunde zu
Berlin, N. F. A. H. 20, 1929; und MOLLER, L.: Zirkulation des Indischen
Ozeans auf Grund der Temperatur- und Salzgehalts- Tiefenmessungen
und Oberflichenstrombeobachtungen. Ebenda, H. 21, 1929.
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zu wenig theoretisch geschult sind, um die Ergebnisse der Theorie bis
in Einzelheiten zu verwerten. Ein innigeres Zusammenarbeiten von
Beobachtung und Theorie wiirde hier, wie iiberall, sehr férdernd wirken.

Bei den Wellen des Meeres ist die einzige Kraft, welche die einzelnen
Teilchen in der Nihe ihrer Gleichgewichtslage festzuhalten trachtet,
die Schwerkraft; sie sucht die in der Welle liegende Gleichgewichts-
storung wieder riickgdngig zu machen. Man bezeichnet deshalb diese
Wellen als Gravitationswellen im Gegensatz z. B. zu den elastischen,
bei denen die inneren Molekularkrifte, oder zu den Kapillarwellen, bei
denen die Oberflichenspannung diese Rolle innehat.

Auch diese Gravitations-
wellen kénnen in forischreitende

und sichende Wellen eingeteilt —_>

. Fortschreitende Welle
werden. Bei den ersteren voll- g, P 3 A n
fiihrt jedes Wasserteilchen in- |
nerhalb einer bestimmten Zeit - _,E/j;,«,,T”’, TN “Eebe-stom

(Periode der Welle) genau die-
selbe Bewegung (Orbitalbahn);
aber die Phase dieser Bewegung

. . . Stehende Welk
ist fiir alle Teilchen verschieden, aenay Wele

Hnoterpurkt Hnotergunkt
sie verspitet sich fiir Teilchen > N e e —
P Flut-strom Ebbe-strom

in der Fortpflanzungsrichtung
der Welle um einen bestimmten
Betrag, der von der Geschwin-
digkeit der Fortwanderung der
Wellenform abhingig ist. Bel
stehenden Wellen hingegen ist die Phase der Orbitalbewegung fiir alle
Teilchen gleich, aber das Ausmaf dieser Bewegung ist fiir alle ver-
schieden; es gibt solche, bei denen in vertikaler Richtung iiberhaupt
keine Bewegung vorhanden ist (Knotenpunkte) und solche, bei denen
diese ein Maximum erreicht (Schwingungsbduche). Auch die Verteilung
der zur Welle gehérenden horizontalen Bewegungskomponenten ist
bei fortschreitenden und stehenden Wellen grundverschieden. Abb. 61
gibt diese Verhaltnisse graphisch wieder. Bei fortschreitenden Wellen
herrscht innerhalb des ganzen Wellenberges ein Strom in der Fortpflan-
zungsrichtung der Welle, im ganzen Wellental ein Strom dagegen;
Kentern des Stromes (Anderung der Stromrichtung) erfolgt im Moment,
in dem das Teilchen durch die Gleichgewichtslage hindurchgeht. Bei
stehenden Wellen hingegen kentert iiberall der Strom gleichzeitig. In
den Knotenpunkten sind aber die horizontalen Bewegungen am groQten,
in den Schwingungsbauchen am kleinsten (Null); Kentern der Strémung
erfolgt bei Hoch- bzw. Niedrigwasser, wihrend die grofiten Werte der
Geschwindigkeit auftreten, wenn die Wasseroberfliache sich in der Gleich-
gewichtslage befindet.

Abb. 61. Horizontale Stromkomponenten bei
fortschreitenden und stehenden Wellen.
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Der Einteilung der Wellen in fortschreitende und stehende steht
eine andere, in freie und erzwungene Wellen gegeniiber. Bei dieser Ein-
teilung wird auf die Art der Entstehung und Erhaltung der Welle Ge-
wicht gelegt. Freie Wellen sind solche, die durch einen einmaligen Im-
puls erregt, unabhingig von der Einwirkung duBerer Krifte sich ent-
wickeln und weiter bestehen. Ihre Bestimmungsstiicke (Periode und
Form der Welle) sind bei abgeschlossenen Wassermassen einzig und allein
von den Dimensionen der in Schwingungen versetzten Wassermasse ab-
hingig. Innere Reibung und Grenzflichenreibung lassen freie Wellen
langsam erl6schen, sie bedingen aulerdem eine kleine Verlingerung der
Periode.

Erzwungene Wellen entstehen unter fortdauernder Einwirkung einer
duBeren Kraft; insbesondere erzeugen periodisch ihre Richtung dndernde
Krifte (z. B. die fluterzeugenden Krifte von Sonne und Mond) periodi-
sche Verschiebungen der Wassermassen, die zu Wellen Veranlassung
geben. Die Periode der erzwungenen Wellen ist stets identisch mit der
Periode der evzeugenden Kraft; ihre Amplitude und ihre Phase hingen
aber nicht allein von den entsprechenden Groéfen der periodischen Kraft
ab, sondern in wesentlicher Weise auch von den Dimensionen der in
Schwingungen versetzten Wassermasse oder, was dasselbe bedeutet,
von der Periode ihrer freien Schwingungen. Die Amplitude der er-
zwungenen Wellen ist um so gréfler, je ndher die Periode der Kraft der
Periode der freien Wellen kommt. Sind beide gleich, dann steigt die
Amplitude allmahlich immer mehr und mehr an (Resonanz).

Die Phase der erzwungenen Wellen ist gleichsinnig mit jener der Kraft
nur dann, wenn die Periode der erzwungenen Schwingungen (der Kraft)
groBer ist als die Periode der freien Schwingungen ; ist dies nicht der Fall
— die Periode der Kraft ist kiirzer als die der freien Wellen — dann ist
die Phase um eine halbe Periode von jener der Kraft verschieden: die
erzwungenen Wellen sind in bezug auf die Kraft umgekehrt. Diese
Eigenschaften der erzwungenen Wellen sind ein Ausflufl eines sehr
allgemeinen dynamischen Prinzips und sehr wichtig zum richtigen
Verstindnis mancher Wellenerscheinungen.

In einer dritten Einteilung der Wellen tritt bei der Unterscheidung
als charakteristisches Merkmal das Verhiltnis der Linge der Welle (4)
zur Tiefe des Wassers (h), auf dem die Wellen vorhanden sind, auf.
Die Wellenlinge wird hier sozusagen als MaBstab genommen. Bei
Wellen im ,,tiefen’ Wasser (% = ein Vielfaches von 4) nimmt die GroBe
der Orbitalbewegung der einzelnen Wasserteilchen mit der Tiefe rasch
ab; in maBiger Tiefe verschwindet sie praktisch und die Stérung der
Welle beschriankt sich auf eine relativ diinne Oberflichenschicht:
Oberflichenwellen. Im flachen Wasser (% klein gegeniiber 1) ist die Be-
wegung der Wasserteilchen in der ganzen Wasserschicht bis zum Grunde
nahezu gleich groB; die Bewegung gleicht mehr einem Hin- und Her-
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schieben von ganzen Wassersdulen, wobei diese bald diinner und hoher,
bald dicker und niedriger werden. Man spricht in diesem Fall von langen
Wellen.

Oberflichenwellen und lange Wellen sind natiirlich nur die extremen
Fille einer kontinuierlichen Reihe; es gibt einen stetigen Ubergang von
der einen zur anderen Art, aber diese Ubergangszone ist schmal, so daB
die Charakterisierung durch , kurze” und ,lange’ Wellen sehr passend
ist. Oberflachenwellen und lange Wellen unterscheiden sich hauptsich-
lich in ihrer Fortpflanzungsgeschwindigkeit (siehe S. 159); bei ersteren
ist sie abhdngig von der Wellenlinge und nahezu unabhingig von der
Wassertiefe, beiletzteren ist sie hingegen unabhingig von der Wellenlinge
und nur abhingig von der Wassertiefe. In diesem Unterschiede liegt
die Ursache mancher charakteristischer Erscheinungen der Meereswellen.

Schliefllich wire noch darauf aufmerksam zu machen, dafl wir in der
Natur strenggenommen stets nur Wellen an der Grenzfliche zweier
Medien beobachten kénnen. Denn auch die freie Oberfliche von Wasser-
massen ist eine Grenzfliche zwischen den Medien Wasser und Luft. Die
Ignorierung des oberen Mediums ist in den meisten Fillen bei der ge-
ringen Dichte der Luft gegen Wasser wohl gestattet, aber nicht immer,
namentlich bei solchen Erscheinungen, bei denen die Moglichkeit einer
Einwirkung der bewegten Luft auf Ausbildung und Erhaltung, auf Fort-
pflanzung und Form der Wellen gegeben ist.

2. Theorie der Meereswellen. Vergleich mit den Beobachtungen.

Die Theorie der Wellenbewegung in Fliissigkeiten wurde zunichst
vom Standpunkte betrachtet, daBl die Bewegungen der einzelnen Teil-
chen stationidr und wirbelfrei sind, daB sie also aus dem Zustande der
Ruhe (aus einem stabilem Gleichgewichtszustande) durch Einwirkung
gewohnlicher Krifte hervorgerufen sind. Es existiert dann ein Geschwin-
digkeitspotential ¢ und die Kontinuitdtsgleichung nimmt die Form

*p | 0’9

axz ayg - (9‘ I)

an’. An Stelle der drei Bewegungsgleichungen tritt die BERNOULLIsche
Gleichung
P 0P xpe
o et Y TR IO, (9-2)
1 Wir legen hier den Koordinatenursprung stets in das ungestorte Ni-
veau, die x-Achse in die ungestorte Oberflache, die y-Achse positiv nach oben.

Die Geschwindigkeiten lings der Koordinatenachsen sind » = — @(_p’ v=— g_(e
:v
die totale Geschwindigkeit sei ¢. AuBerdem existiert die Stromfunktion v,
die ebenfalls dic Gleichung &% + %Y — o erfiillt; hierbei ist
oxz  9y2
)
u = @ v= + 6—U .

T oy’ ox
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In ihr ist fiir das Schwerepotential einfach gy gesetzt worden, da die
kleinen Bewegungen jedenfalls dies rechtfertigen. Zu diesen Gleichungen
kommen noch die Bedingungen, die an Grenzflichen (Oberfliche und even-
tuelle innere Grenzflichen) zu erfiillen sind. Sie sind zweierlei Art: die
kinematische besagt, daB3 die Bewegungen senkrecht zur Grenzfliche
stetig sein und mit der Vertikalkomponente der Bewegung der Grenz-
flache iibereinstimmen miissen; die dynamische hingegen verlangt, daB
an den Grenzflichen Druck und Gegendruck einander gleich sein miissen.

Begniigt man sich zunichst mit dem Fall kleiner Amplituden® der
Stérung, dann nehmen diese Grenzbedingungen besonders einfache
Formen an und die Gesetze der Wellenbewegung erhilt man auf sehr
biindige Weise vermittels der von Lord RAYLEIGH angegebenen Methode
der stationiren Wellenbewegung. In der x-Richtung wird eine gleich-
férmige Stromung mit der Geschwindigkeit ¢ angenommen ; dieser Stro-
mung sollen kleine Stérungen iiberlagert sein, die periodisch in bezug

auf x die Wellenl;’inge y) :27’7 haben sollen. Dann kann der Gleichung

(9. 1) entsprechend

P — —x— Ccoshz(y+h)sinxx

c
und
Y — _y 4 Csinhz(y + %) cos xx

c

gesetzt werden. Diese Gleichungen erfiillen auch die Bedingungen,
daB auf dem ebenen Grund (y = — /%) die Bewegung diesem folgt und
dafl das Profil der Oberfliche y = Csinh»/cosxx der Stromlinie =0
entspricht. Die Gleichung (g. 2) ergibt sodann mit der Grenzbedingung
fiir die Oberfliche eine Beziehung zwischen ¢ und 4 und fixiert dadurch
die Wellenldngen A der moglichen stationdren Wellen auf einem Strome
von gegebener gleichférmiger Tiefe % und gegebener Geschwindigkeit ¢®.
Diese Beziehung ist

A Th\i/,
cz(f—ntaghzzl)' . (9. 3)

Man erkennt, daB3 reelle Werte von 3; nur dann méglich sind, wenn

digkeit — ¢ parallel der x-Achse, dann erhilt man jorischreitende Wellen
der Wellenlinge A auf ruhigem Wasser und (9. 3) gibt ihre Fortpflan-
zungsgeschwindigkeit.

Wenn A < 2hist, ist mit groBer Annidherung tagh s/ = 1 und die Fort-
pflanzungsgeschwindigkeit der Oberflichenwellen wird

t Die durch die Welle bedingten Verriickungen der Teilchen sollen im
Vergleiche zur Wellenldnge selbst klein sein.

2 Fiir die nihere Durchfiithrung der Rechnung siche Lams, H.: Lehrb.
d. Hydrodynamik, 2. Aufl., § 227ff.
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c=)55 9-4)
sie ist unabhédngig von der Tiefe und proportional der Wurzel aus der
Wellenlinge. Ist T die Periode der Welle und a:%f , dann ist, da
stets

. g1
Czjf lst, C=27I. (9'5)

Ist anderseits 4 groB im Vergleich zu %, dann wird bald tagh xh = xA,
so daf die Fortpflanzungsgeschwindigkeit langer Wellen unabhingig von
der Wellenlinge wird:

c=Ygh. (9- 6)

Man kann ohne Schwierigkeit aus den Werten des Geschwindigkeits-
potentials die Verriickungskomponenten eines Wasserteilchens nach den
zwei Koordinatenachsen berechnen und dadurch die Orbitalbahn der-
selben ermitteln. Es zeigt sich, dafl die Bahnen aller Teilchen Ellipsen sind,

die in der Zeit T = %01 =% durchlaufen werden; es ist dies dieselbe

Zeit, die die Wellenform bendtigt, um die Strecke einer Wellenlinge
zurtickzulegen. Beide Halbachsen dieser elliptischen Bahnen nehmen
mit der Tiefe ab; am Grunde muf die vertikale Achse ja verschwinden.
Bei groBer Wassertiefe (h>11) arten die Ellipsen zu Kreisen aus,
die mit konstanter Winkelgeschwindigkeit ¢ durchlaufen werden; der
Radius dieser Kreise nimmt sehr rasch mit der Tiefe ab, so da3 die Wellen-
bewegung sich nur auf eine diinne Oberflichenschicht beschrinkt.

Da in der Natur die Wellenamplitude bei ausgewachsenen Wellen
immerhin so grofl werden kann, dal sie nicht mehr im Verhiltnis zur
Wellenldnge als klein anzusehen ist, mufl die Beschrinkung auf kleine
Bewegungen bei zunehmender Amplitude fallen gelassen werden. In
erster Linie handelt es sich hier, welche zeitlich permanente Wellenform
der Bedingung der gleichférmigen Fortpflanzung der Welle geniigt.
STokEs™ hat in einer klassischen Arbeit die Grundlagen dieser Theorie
gegeben, die wieder am bequemsten nach RaAvLEIGHS Methode der sta-
tiondren Bewegung behandelt wird.

Fiir den Fall unbegrenzter Wassertiefe kann fiir

. 3] )
L= X 4+ ger?sinxxy  und =Y + pe” cos vy

gesetzt werden. Die Gleichung des Wellenprofils der gestdrten Ober-
fliche y = o wird allmihlich durch schrittweise Anniherung aus der
Form

y=pge*rcosux = (I + 2y + 52?9+ ... )cosux

1 STokES: On the theory of oscillatory waves. Mat. and phys. Pap. I,
S. 197; siehe auch Lams, H.: Lehrb. d. Hydrodynamik, 2. Aufl., § 246.
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erhalten. Setzt man {1 +x*p°) =a, so wird schliefflich bei Beriick-
sichtigung der Glieder der Ordnung }ﬁ;

1 I
% —-Zv—xcﬁ:acosxx—i— ixa%oszzxq—%fﬁoosy,xx—i—... (9.7)

Bei steigender Wellenamplitude entfernt sich somit das Wellen-
profil immer mehr von der Form einer einfachen Cos-Welle; soweit
die Glieder in (g.7) hingeschrieben sind, entspricht das Wellenprofil
20

jenem einer Trochoide, bel der der Umfang des rollenden Kreises 4 =

und die Armlinge des erzeugenden Punktes a ist.

Durch die Bewegungsgleichung (9. 2) 1it sich auch die Bedingung
gleichférmigen Druckes lings des Wellenprofils = o in einfacher
Weise erfiillen; sie ergibt eine Beziehung zwischen Fortpflanzung des
Wellenzuges und der Wellenldnge in der Form
i (9. 8)

Die Fortpflanzungsgeschwindigkeit solcher Wellen permanenten
Profils ist etwas grofler als die von Wellen kleinster Amplitude (siehe
Gleichung (9. 4)) und nimmt etwas mit steigender Amplitude zu.

Schon die trochoidale Form zeigt, dal im Wellenprofil die Kimme
schirfer, die Téaler flacher sind als bei dem einfachen harmonischen Ver-
lauf der duBeren Wellenumgrenzung. Diese Eigenttimlichkeit steigert
sich bei weiter zunehmender Amplitude, wo dann auch die Trochoide
nicht mehr den Bedingungen geniigt. Wiirde nidmlich die Trochoide
auch weiterhin genau dem Wellenprofil entsprechen, dann hitte die
Grenzform an den Kdmmen Spitzen (Zykloide), wie sie die GERSTNER-
schen Wellen in ihrer Grenzform aufweisen. J. H. MICHELL" hat das
extreme Wellenprofil, das sich tiberhaupt einstellen kann, niher unter-
sucht und, wie schon StokEs nachweisen konnte, gefunden, dafl das
Profil bei groBter Wellenamplitude an den Kammen scharfe Winkel
von 120° besitzt; hierbei war das Verhiltnis der Héhe zur Linge dieser
Wellen 0,142, etwa */, und ihre Wellengeschwindigkeit 1,2mal groBer
als bei Wellen sehr geringer Hohe.

Abb. 62 gibt die Anderung des Wellenprofils bei steigender Wellen-
amplitude in drei Fillen graphisch wieder; die oberste Kurve ist bei
sehr kleiner Wellenhéhe ein einfacher harmonischer Wellenzug, die zweite

= {ﬁ (1 4 »*a?)

27T

Kurve gibt eine Trochoide, bei der% = 0,070 ist und die dritte Kurve die

extreme Welle MICHELLS, bei der zum Vergleich fein punktiert eine har-
monische Welle und gestrichelt eine trochoidale Welle gleicher Ampli-
tude eingezeichnet ist. Die Abbildung gibt die Formen der Wellen-

1 MicueLL, J. H.: The higest waves in water. Philosophic. Mag., Ser. 5,
Bd. 36, S. 430. 1893.
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profile, wie sie sich nacheinander bei zunehmender Amplitude einstellen
miissen.

Die Stokesschen Wellen permanenten Typus haben, worauf be-
sonders zu achten ist, die Eigentiimlichkeit, daB} sie in bezug auf das
ungestérte Wasser éin gewisses Bewegungsmoment in der Richtung
der Fortpflanzung der Wellen besitzen. Dies besagt, daB die Orbital-
bahnen bei diesen fortschreitenden Wellen nicht in sich geschlossen
sind, sondern daf} neben solchen ein langsames, aber stetiges FlieBen des
Wassers in der Richtung der Wellenbewegung vorhanden ist. Diese
Strémung nimmt aber von der Oberfliche nach unten sehr rasch ab.
Fir die Entstehung solcher Wellen permanenten Typus kann dieser

mit Trochoide (Gerstner sche Welle) und harrmon. Welle gleicher Hike
) {ote dberholt 1:2 ‘
4 2 [7) 60 80 1700 120 % %0

L L J I R R
160 200

Abb. 62. Anderung des Wellenprofils bei steigender Wellenamplitude.
% bei der harmonischen Welle o,0196
(=102, — bei der trochoidalen Welle o,070
( bei hochster Stokesschen Welle (MICHELL) o,142 )

Umstand jedoch nicht als ungiinstig angesehen werden. Die duBere
Ursache der Wellenbewegung (siehe spiter) ist doch im Auftreten einer
Luftstrémung an der Oberfliche des Wassers gegeben, die an sich schon
eine stetige Wasserbewegung (Windtrift) erzeugt, die hier zusammen
mit der einsetzenden Wellenbewegung zur Wellenbildung notwendig er-
scheint. Beide Momente erginzen sich, so daB die STokEssche Wellen-
theorie mehr Beachtung, als ihr bisher zugewendet wurde, verdient.
In den Vordergrund des Interesses stand bei den Praktikern bisher
mehr die Wellentheorie von GERSTNER’, die spiter unabhingig von
RAKINE entwickelt wurde. Fiir unendliche Wassertiefe ergibt sie eine
mogliche Form der Wellenbewegung, bei der aber die Bewegung nicht
wirbelfrei ist, wie es bei den StokEsschen Wellen der Fall ist. Hierbei
kommt noch hinzu, daBl diese Wirbelbewegung der Umdrehung der
Teilchen in ihren kreisférmigen Orbitalbahnen gerade emigegengesetzt
ist. Fiir die Entwicklung solcher Wellenformen ist dieser Umstand nicht

t Abh. béhm. Ges. Wiss. 1802.
Defant, Ozeanographie. II



162 Die Wellenbewegungen im Meere.

giinstig, ganz abgesehen davon, daB sich aus der Ruhe heraus eine solche
Wirbelbewegung durch gewohnliche Krifte nicht einstellen kann. Es
kann gezeigt werden, daB als Grundlage fiir die Entstehung von Wellen
der GERSTNERschen Form eine urspriingliche horizontale Bewegung
des Wassers erforderlich ist, die der schlieSlichen Fortpflanzungsrichtung
der erzeugten Wellen gerade entgegengesetzt ist. Der Wind ruft aber
eher eine stetige horizontale Strémung in der Richtung der Wellenbe-
wegung hervor, so dafl auch dies nicht fiir die GErRSTNERschen Wellen
spricht.

Die Wellenprofile der GERSTNERschen Wellen sind Trochoiden, die
Orbitalbahnen Kreise, deren Radius in geometrischer Reihe mit zu-
nehmender Tiefe abneh-
men. Abb. 63 gibt in den
dtinnen Kreisen diese Orbi-
talbahnen der Wasserteil-
chen in verschiedenen Tie-
fen, die gestrichelten Linien
die Form, die eine verti-
kale Teilchenkette beim
Vortibergang einer Welle
R TR I v | : mnacheinander einnimmt’,
Ty T T T T die dick ausgezogenen Li-

Abb. 63. Wellenprofile der GersTxerschen Wellen (Trochoi- Nien geben mogliche Wel-
den). Die Kreise sind Orbitalbahnen, die gestrichelten lenproﬁle bei zunehmen

Linien Wellenfdden beim Durchgang der Welle.
der Wellenamplitude; die
oberste zeigt die extreme, noch zuldssige Form (Zykloide) bei der in
den Kimmen Spitzen auftreten. Die Fortpflanzungsgeschwindigkeit
der GERSTNERschen Wellen ist gleich jener der StokEsschen bei sehr
kleiner Amplitude (Formel (9. 4)).

Ein Vergleich der Beobachtungstatsachen mit den Ergebnissen der
Theorie muB sich zunichst beschrinken auf jene Bestimmungsstiicke
der Wellen, die sich in relativ einfacher Weise von Bord eines Schiffes
aus durch unmittelbare Beobachtung (Schitzung) oder durch Messung
ermitteln lassen. Es sind dies die Fortpflanzungsgeschwindigkeit der
Wellen ¢, ihre Periode 7', die Wellenlinge A und die Wellenhohe 4.
Sie sind hier ungefahr in jener Reihenfolge angesetzt, die der Genauig-
keit ihrer Bestimmung entspricht. Sind diese GréBen durch Beobach-
tungen gegeben, dann lassen die Gleichungen (9. 4) und (9.5) eine erste
Priifung der Theorie zu. Folgende Tabelle ist nach den zahlreichen Be-
obachtungen, die PARIS in den verschiedenen Meeren vorgenommen
hat, zusammengestellt.

* Betreffs der niheren Bewegungsvorginge in fortschreitenden, trochoi-
dalen Wellen siehe THORADE, H.: Ann. Hydr. u. mar. Meteor. 1920, S. 273.
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Geschwindigkeit | Wellenldnge in Periode in
in m/sec m sec
. berechnet berechnet berechnet
Meeresgebiet Ele)- aus gg: aus Bg: aus
ach- |1/g2 | gT |ach-|2ncz| gT2 lach-{1/274| 27¢c
tet 27 | 27 | tet | 2x | tet e 3
Atlantisches Passat- ‘
gebiet . . . . . 11,2 | 10,8 | 10,5 | 65 70, 61 |58 | 6,0 | 6,2
Indisches  Passat- |
gebiet . . . . . 12,6 \ 13,1 | 13,7 96| 88| 104 | 76 | 7,3 | 6,0
Stidatl. Westwind- |
gebiet . . . . . 14,0 | 15,5 | 17,1 | 133 | 109 163 |95 | 86 | 7.8
Indisches Westwind-
gebiet . . . . . 15,0 | 15,2 | 13,7 | 114 | 125 | 104 | 7,6 | 8,0 | 83
Ostchinesisches {
Meer . . . . .. 114 | 11,9 124 | 79 72 8 | 60 | 6,6 l 6,3
Westl. Stiller Ozean | 12,4 | 13,6 | 14,7 | 102 | 85| 121 [ 82 | 7,5 | 69

Diese Tabelle und auch andere Zusammenstellungen dlterer und
neuerer Beobachtungen® zeigen bei Zusammenfassung von vielen Be-
obachtungen zu Mittelwerten fiir diese im allgemeinen eine leidlich gute
Ubereinstimmung zwischen Beobachtung und Theorie bei den Werten
der Geschwindigkeit und der Periode; weniger gut ist sie bei den Wellen-
langen. Daraus ist geschlossen worden, da die Trochoidentheorie eine
ausreichende Bestitigung durch die Beobachtungen gefunden hat. Das
Verhiltnis von Wellenhéhe zu Wellenlinge hat PARIS aus etwa 4000
Messungen auf dem offenen Ozean im allgemeinen Mittel zu 1 : 30 be-
stimmt, wobei die gréften Wellenhéhen etwa 12—14 m betragen.

Esist klar, daB3 eine Priifung der Theorie aus den vier oben erwihnten
Bestimmungsstiicken der Wellen allein stets mangelhaft bleiben mu8,
da ja jede der frither dargelegten Theorien fiir den Zusammenhang
zwischen Fortpflanzungsgeschwindigkeit und Wellenlinge bzw. Periode
bei Oberflichenwellen in erster Anniherung dasselbe Ergebnis liefert.
Ausschlaggebender ist das Wellenprofil, dessen genaue Ermittlung erst
durch stereophotogrammetrische Aufnahmen der Meeresoberfliche mog-
lich wurde®. Die Ausbeute dieser Methode, die sich mit der Zeit wohl zu
kinematographischen stereophotogrammetrischen Wellenaufnahmen er-
weitern wird, ist vorldufig noch sehr gering. Die Ergebnisse der Meteor-
expedition, die zahlreiche solche Aufnahmen ausgefiihrt hat, stehen der-
zeit nur in vorliufigen Mitteilungen zur Verfiigung?.

Die aus den Schichtplinen in der Fortpflanzungsrichtung der Wellen

1 Siehe KrMMEL: Ozeanographie, 2. Aufl,, 2. Teil, S. 4off.

2 Laas, W.: Die photographische Messung der Meereswellen. Veroff.
Inst. Meereskde, N. F., A, Nr. 7. Berlin 1921.

3 ScHUMACHER, A.: Die stereophotogrammetrischen Wellenaufnahmen
der Deutschen Atlantischen Expedition. Verh. d. ozeanogr. Konferenz in
Berlin. Ergidnzungsh. d. Z. Ges. Erdkde. Berlin 1928.

I1¥
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entnommenen Schnitte zeigen iibereinstimmend, dafl die tatsichlichen
Wellenprofile von Trochoidenkurven gleicher Héhe, mit denen sie ver-
glichen werden koénnen, wesentlich abweichen; am ehesten war eine
Ubereinstimmung noch bei schwacher Diinnung zu finden (Abb. 64, die
obersten zwei Profile mit iiberlagerten kleinen Windseen; Meteorauf-
nahme vom 8. Juli 1926, 220 9’ S, 29° W); bei gréBerer Wellenhéhe und
kiirzerer Wellenlange 148t sich das Wellenprofil nur stiickweise durch eine
Trochoide wiedergeben (Abb. 64, die mittleren zwei Profile Windsee;
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Abb. 64. Vergleich von auf stereophotogrammetrischem Wege ermittelten Wellenprofilen mit
Trochoidenkurven gleicher Héhe.

Meteoraufnahme vom 23. Januar 1926, 59° S, 63° 4’ W), was natiirlich
nicht viel besagt. Esist auffallend, daf gerade im Wellenscheitel die Ab-
weichungen von der Trochoide am gréBten sind; es zeigt sich, daf3 in den
meisten Fillen bei etwas grolerer Wellenh6he sowohl die lee- wie die luv-
wirts gelegene Wellenboschung in der Néhe des Scheitels unter der Tro-
choide liegt (siehe Abb. 64, die untersten zwei Profile: Zwei Profile von
Hochseewellen nach photographischen Aufnahmen an Bord des ,,Pla-
net”“"). Nach der Stokesschen Theorie und nach der extremen Wellen-
form von MICHELL ist aber eigentlich gerade eine solche Abweichung zu
erwarten (sieche Abb. 62), was bisher durch die unberechtigte Annahme,

* Die Forschungsreise ,, Planet 1906 /07, Bd. 7, Ozeanographie; E. KoHL-
SCHUTTER, S. 135.
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daB die GERsTNERsche Trochoidentheorie die Wellenform richtig wieder-
geben miisse, von allen Forschern iibersehen wurde.

Beim. Wellenprofilvergleich zwischen Theorie und Beobachtung ist
aber bisher noch etwas unberiicksichtigt geblieben, was von Bedeutung
ist. Die theoretischen Wellenprofile sind unter der Annahme berechnet
worden, dafl die Wasseroberfliche von der dariiberliegenden Luftschicht
unbeeinfluBlt sei. Dies ist nur der Fall, wenn die Luft gegeniiber dem
Wasser vollig in Ruhe ist. Wind und Welle sind aber stets miteinander
zusammen da und eine Beeinflussung der leicht beweglichen Wellenober-
fliche durch die Luftstrémung dariiber deshalb durchaus moglich. Dal3
die dem Winde zugewandte Wellenbdschung durch den Winddruck
etwas eingedriickt wird, ist ohne weiteres einzusehen. Aber auch auf
der leewirts gelegenen Boschung wird dhnliches eintreten. Bewegt sich
der Wind rascher als die Welle, so entsteht hinter dem Wellenkamm der
bekannte Hinderniswirbel, wie er in Abb. 65 angedeutet ist. Die Folge
dieses Wirbels wird eine Beeinflussung des Wellenprofils in dem Sinne

Abb. 65. Beeinflussung des Wellenprofils durch die Luftstrémung dariiber.

sein, daf durch den hier erzeugten Uberdruck ebenfalls eine Eindriickung
gegeniiber einer Gleichgewichtslage eintreten wird. Die von KOHL-
SCHUTTER und SCHUMACHER gefundene beiderseitige Verjiingung des
Profils im Wellenscheitel 148t sich unter Beriicksichtigung der Wellen-
form nach der StokEsschen Theorie und eines sicher vorhandenen Wind-
einflusses erkliren. Nihere Untersuchungen sind aber erst moglich,
wenn ein reicheres Material an stereophotogrammetrischen Wellenauf-
nahmen vorliegen wird.

3. Entstehung, Umformung und Ausbreitung der Wellen,
Brandung.

Schon primitive Beobachtungen lassen erkennen, daB der Wind,
der iiber die Oberfliche einer glatten Wasserschicht blist, auf dieser
eine Wellenbewegung erzeugt und erhilt. Es ist aber bisher nicht mog-
lich gewesen, mehr als eine allgemeine Erklirung zu geben, welchen
Umsténden in erster Linie die Erzeugung der Wellenbewegung zuzu-
schreiben ist. Die Hydrodynamiker haben nachgewiesen, daB es unter
dem gemeinsamen EinfluB von Schwere und Oberflichenspannung eine
minimale Wellengeschwindigkeit von 23,2 cm/sec und eine minimale
Wellenlinge von 1,73 cm gibt ; Werte unter diesen kénnen bei der Wellen-
bildung nicht vorhanden sein. Man hat daraus geschlossen, daB ein
Wind von geringerer Geschwindigkeit als 23,2 ¢cm/sec nicht imstande
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ist, Wellen, die zufillig entstanden sind, zu verstirken; solche Wellen
wiirden unter Einwirkung der Zihigkeit (Reibung) um so rascher ver-
nichtet, je kleiner ihre Wellenldnge ist. Diese SchluBfolgerungen standen
in Ubereinstimmung mit Beobachtungen von ScorT RUsSELL?, der den
ProzeB der ersten Wellenentstehung und ihrer weiteren Entwicklung
genau, ausfiihrlich und duBerst anschaulich beschrieben hat.

Nach ihm vermag eine Luftstréomung von weniger als */, Meile pro
Stunde (23 cm/sec) kaum die Glitte der spiegelnden Oberfliche zu
storen; gelegentliche kleine Storungen (Kriuselwellen) verschwinden
sofort wieder. Erst wenn der Wind eine Geschwindigkeit zwischen */,
und 2 Meilen pro Stunde (etwa 23 bis go cm/sec) angenommen hat, zeigen
sich kleine Wellen, die dem gemeinsamen Einflu von Oberflichen-
spannung und Schwere zuzuschreiben sind. RegelmiBige Wellen mit
Wellenlingen von etwa 5 cm treten nach SCOTT RUSSELL erst auf, wenn
die Windgeschwindigkeit auf etwa 2 Meilen pro Stunde (etwa 9o cm/sec)
gestiegen ist. Diese Wellen, bei denen der EinfluBl der Kapillaritit
gegeniiber dem der Schwere schon zuriicktritt, wachsen dann unter
Einwirkung des Windes rasch an.

Diese Beobachtungen von ScoTT RUSSELL scheinen wohl mehr auf
Schitzungen als auf direkte Messungen zu beruhen und bediirfen so-
wohl was die Festsetzung der minimalen Windstirken, bei der Wellen-
bildung eintritt, als auch was die theoretische Deutung der ersten Wellen,
die sich bilden, einer Uberpriifung. H. JEFFREYS hat die von Lord
KELvVIN und spiter von H. HELMHOLTZ gegebene Theorie der Wellen-
bildung an der Grenze zweier mit bestimmten Geschwindigkeiten sich
bewegenden Fliissigkeiten ® weiter entwickelt und ist zusehr interessanten
SchluBfolgerungen betreffs der Faktoren, die zur Wellenbildung bei-
tragen, gelangt. Ist die Dichte und die Geschwindigkeit der oberen
Flissigkeit ¢’ und U’, hingegen ¢ und U diese GréBen fiir die untere

Flussigkeit und bezeichnet man die GrofBe U+l

+ o'

Geschwindigkeit der beiden Strémungen, so haben Wellen an der Grenz-
fliche gegeniiber dieser Geschwindigkeit eine Geschwindigkeit ¢, welche
durch

als die mittlere

2_~2_*9(’, TNz
c =t ({’+Q,)2( U)

gegeben ist. ¢, ist hierbei die Wellengeschwindigkeit, wenn die Fliissig-
keiten ohne Bewegung sind (U = U’ = o); siehe S. 185, Gl. (9. 19).
Aus dieser Beziehung folgt, daB der Wert von ¢ imaginir wird,
wenn
U (Bhe ey
v-U> (5 - )
r Scort RusseLL: On waves. Brit. Assoc. Report. 1844,S. 317.
2 Siehe Lams, H.: Hydrodynamik, 2. Aufl., §§ 232 und 265.
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wird. Dies deutet auf Labilitat der Stérung hin und zeigt, da der rechte
Ausdruck mit A unbegrenzt abnimmt, daB der geringsie Wind geniigt,
um auf einer Wasseroberfliche Kriuselwellen zu erzeugen.

Dies gilt aber nur solange, als keine weiteren Einfliisse vorhanden
sind, welche die Wellenbildung beeinflussen kénnen. Da anscheinend
durch die Beobachtungen eine minimale Wellengeschwindigkeit gegeben
ist, bei der Wellen auf einer glatten Wasseroberfliche sich zu bilden
beginnen, scheinen diese Einfliisse bei der Wellenbildung von ausschlag-
gebender Bedeutung zu sein. Um nun entscheiden zu kénnen, welcher
Art die Einfliisse sind und welchem derselben die Hauptrolle zufillt,
untersucht JEFFREYS' der Reihe nach mehrere dieser Einfliisse auf
theoretischem Wege. Zunichst wird der EinfluBl der Kaprllaritit, die
neben der Schwere in Erscheinung tritt, wenn die Wellenlingen klein
sind, behandelt. Er findet, dal eine glatte Oberfliche noch vertriglich
ist, wenn U -—U’ = 640 cm/sec betrigt. Erst fiir eine Geschwindigkeit,
die diesen Wert iibersteigt, tritt die Bildung kleiner Wellen auf, die mit
einer Geschwindigkeit von 23,2 cm/sec wandern und deren Wellenlinge
1,8 cm betrigt.

Der zweite Einflul3, den JEFFREYS niher untersucht, liegt im regellos
wirbelnden Verhalten des Windes; die Turbulenz desselben greift in die
Wellenbewegung durch Ausbildung normaler und tangentialer Zug-
krafte ein, die gewi3 die Wellenbildung férdern. Eine plausible Annahme
iber diese Zugkrifte, die aus der Theorie der Drucke, die von einer
Strémung auf eine ebene Lamelle ausgeiibt werden, iibernommen wurde,
fithrt JEFFREYS zur Abschitzung dieses Einflusses der Turbulenz. Be-
deutet s eine Zahl, die den Anteil der Welle angibt, der der Wirkung
des Windes ausgesetzt ist, so wird die kritische Windgeschwindigkeit,
bei der Wellenbildung beginnt, gegeben durch

V = 73s s cm/sec, wobei fiir die Wellenlinge die Beziehung
A =3,675"5 cm besteht. Folgende kritische Werte der
Geschwindigkeit 7 gehéren zu folgenden Lingen der Initialwellen:
V em/sec: 104 110 116
s : 0,318 0,269 0,229
Acm  : 8,0 3,8 9,8

Wellenbildung setzt also hier wesentlich frither ein, als bei alleiniger
Beriicksichtigung der kapillaren Krifte und der Schwere.

Der dritte EinfluB, den JEFFREYS untersucht, betrifft die Grenz-
flichenreibung, die er nach den Ansitzen auf S. 64 proportional der
Dichte der Fliissigkeit und dem Quadrate der Geschwindigkeit ansetzt.
Hier ergibt die Theorie, daB der kleinste Wert der Windgeschwindigkeit,
der Wellenbildung verursacht, 480 cm/sec und die Lange dieser ersten
Wellen 140 cm betragt. '

t JerrFrREYS, H.: On the formation of water waves by wind. Proc. roy.
Soc. Lond. (A), Bd. 107. 1925 and Bd. 110. 1926.
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Zur Priifung dieser theoretischen Ergebnisse hat JEFFREYS instru-
mentelle Beobachtungen tiber Wellenbildung vorgenommen; sie zeigten,
daB regelmidBige Wellen erst bei einer Windgeschwindigkeit von 116
bis 122 cm/sec auftraten; Kriuselungen erschienen auf einem Weiher
erst bei Geschwindigkeit von 110cm/sec. Diese Geschwindigkeiten
sind vielmals kleiner als jene, die bei alleiniger Einwirkung der kapillaren
Krifte bzw. der Grenzflichenreibung als Minimalgeschwindigkeiten
zur Erzeugung von Wellen als notwendig gefunden wurden. Hingegen
ist, wie obige Zusammenstellung zeigt, eine befriedigende Ubereinstim-
mung, mit den Werten der Turbulenztheorie vorhanden. Der springende
Punkt der Beweisfithrung wire durch einen Vergleich der theoretisch
ermittelten und beobachteten Linge der Wellen, die bei der kritischen
Windgeschwindigkeit auftreten, zu erbringen. Leider zeigt sich, daB
die Messung dieser Wellenldngen sehr schwierig ist; meistens bildet
sich durch Wind eine ganze Gruppe von wandernden Wellen und in
dieser laufen die lingeren schneller als die kiirzeren, so daf die Vorder-
seite der Gruppe von ldngeren, die Riickseite von kiirzeren gebildet wird.
JEFFREYS hat stets auf der Riickseite der Gruppen beobachtet und bei
Windgeschwindigkeiten von 120 cm/sec Wellenlingen zwischen 6 und
8 cm gefunden. Diese Werte sind etwas kiirzer als die theoretisch ge-
forderten, aber es ist wahrscheinlich, da3 die Mehrzahl der Wellen in
der Mitte einer Gruppe der theoretischen Linge sehr nahe kommt.
Die Beobachtungen JEFFREYS erlauben den SchluB, daB weder den
Kapillarkriften noch der Grenzflichenreibung, sondern in erster Linie
der ungeordneten Bewegung der Luft im Winde (seiner Turbulenz)
und der Verschiedenheit des Winddruckes in Front und im Riicken der
Wellen der Hauptanteil bei der Bildung und Erhaltung der Wasser-
wellen zukommt. Noch einige andere Punkte der Wellenbildung, auf
die hier nicht niher eingegangen werden kann, finden durch die Turbu-
lenztheorie eine befriedigende Erklirung. Aber weitere Beobachtungen
sind wohl noch notwendig, um die Widerspriiche, die zwischen den
Beobachtungen von ScorT RUSSELL und JEFFREYS bestehen, aufzukliren.

Die Hypothese, daB die Wellenbildung und ihre Erhaltung in erster
Linie eine Wirkung der Turbulenz des Windes ist, erklirt die Tatsache,
daB in einiger Entfernung vom Lande bei einigermaBen bewegter See
die Wellen nicht in regelmiBigen langkdmmigen Ziigen erscheinen,
sondern die Meeresoberfliche in der Regel ein wirres Durcheinander
von Wellentdlern und Wellenbergen (Kreuzsee) darstellt, wobei die
Linge des Kammes jeder Welle von der GroBenordnung der Entfernung
zweier aufeinander folgender Wellen ist. Im tiefen Wasser ist somit
die Wellenerscheinung ein dreidimensionales Phinomen. Da nachge-
wiesenermaBen (G. J. TAYLOR, W. ScHMIDT u. a.) die Turbulenzstirke
des Windes in seiner Richtung, wie senkrecht dazu, nahezu gleich gro83
ist, wird die Turbulenz Wellenbildung nach beiden Richtungen hervor-
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rufen und erhalten, was tatsichlich die Beobachtungen zeigen. Die
Wellen verschiedener Linge und Hohe, sowie verschiedener Fortpflan-,
zungsrichtung iiberlagern sich und ergeben so die Kreuzsee. Aber es
ist klar, daB sich die hoheren Wellen gemi3 der gréBeren Energie®
gegeniiber Turbulenz und Reibung lédnger als die niedrigen halten wer-
den. Deshalb ist auch der windgeschiitzte Abhang einer grofen Welle
meistens glatter als der dem Wind ausgesetzte.

Es ist vielleicht hier der Platz, auf eine Erscheinung hinzuweisen,
die, wie es den Anschein hat, ziemlich hiufig aufzutreten pflegt. Es
zeigt sich, daB, abgesehen von der dreidimensionalen Ausbildung der
Wellen selbst, nicht alle einander folgenden Wellen gleiche Hohe haben,
sondern bei stark bewegter See die hohen Wellen gruppenwerse auf-
treten und diese Gruppen getrennt sind von einem Raume, in dem die
Wellen auffallend niedrig sind. Auf welche Weise diese Aufeinander-
folge erfolgt, variiert stark; meistens ist die dritte oder vierte Welle
die hochste; an der Kiiste Guineas scheint die siebente oder achte das
Maximum zu bringen, an der Westkiiste Zentralamerikas soll die vierte
oder fiinfte die hochste sein. Diese Erscheinung lifit sich als reine
Interferenzerscheinung verstehen. Die Superposition zweier einfacher
fortschreitender Wellensysteme gleicher Amplitude ergibt

n=asin(zx —¢l)+asin (x'x — ¢'?)
=24 CO0S %(z—x’)x——%(o‘-a’)t]sin B(z—{—x’)x—%(a—!—c’)t] 9-9)

Man erkennt, daB3, wenn % ==’ ist, aber doch sehr nahe gleich, die
Uberlagerung einer Welle gleicht, deren Wellenlinge und Periode den
Mittelwerten dieser GroBen der beiden Einzelwellen entsprechen, deren
Amplitude aber stark, von o bis 2a, schwankt. Die Wasseroberfliche
bietet dann das Aussehen einer Reihe von Wellengruppen, welche in
gleichen Abstinden von Streifen fast ungestérten Wassers getrennt
sind. Jede Gruppe bewegt sich fiir sich mit einer bestimmten Geschwin-
digkeit. Der Abstand der Mittelpunkte zweier aufeinander folgender

27

Gruppen ist ' die Zeit, welche eine Gruppe benétigt um diese

— ¥
Strecke zu durchlaufen ist Bf_f(? , so daB die ,,Gruppengeschwindigkeit*
¢ —

U= - ist>. Wihlt man '’ =214 42 und 1aBt A2 klein sein, be-

Z—%

riicksichtigt ferner die Beziehungen (9.4) und (9.5), so erhilt man nach
einigen Umformungen mit geniigender Genauigkeit

U="Lc. ‘ (9. 10)

2

* Bei Wellen der Hoéhe 2a ist die Wellenenergie pro Einheit der Meeres-
oberflache Zgpaz.
z Siehe Lams: Hydrodynamik, 2. Aufl., § 234.
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Die Wellengruppen wandern mit der kalben Fortpflanzungs-
geschwindigkeit der Wellen; ihr gleich wird ihre Geschwin-
digkeit, nur dann, wenn ¢ von 4 unabhingig ist. Richtet
man die Aufmerksamkeit auf einzelne Wellen, so bemerkt
man, daB ihre Lage innerhalb einer Gruppe nicht gleich
bleibt, sondern daf sie durch die Gruppe fortschreiten,
wobei jede einzelne zuerst an Héhe zu, dann abnimmt; sie
wandern gleichsam von der Hinterseite auf die Vorderseite
der Gruppe, so daB3 dadurch Untersuchungen iiber die Fort-
pflanzungsgeschwindigkeit solcher Wellen schwierig werden.

Diese einfachen theoretischen Uberlegungen gewihren
manchen Einblick in Wellengruppen, die an der Oberfliche
des Meeres hiufig sich einstellen und diirften bei dem
Phanomen der Wiederkehr besonders hoher Wellenberge
manches verstindlich machen. Abb. 66 gibt die Auf-
zeichnungen eines Petravic-Pendels, das an Bord des
»Meteor bei gestoppten Maschinen die Hebungen und
Senkungen des Schiffes durch die anrollenden Wellen re-
gistrierte. Die Aufzeichnungen kénnen als eine Registrie-
rung der vorbeiziehenden Wellen gedeutet werden; man
erkennt das Auftreten von Wellengruppen, die im obigen
Sinne als einen AusfluB der Uberlagerung zweier nahezu
gleich langer Wellensysteme aufzufassen sind.

Die Erfahrung zeigt, daB bei zunehmender Windstarke
die Hohe der Wellen rasch wichst und verhiltnismiBig
bald die Wellen auf ihren Kdmmen Schaumbildung zeigen.
Meistens wird diese Schaumbildung als eine selbstver-
standliche Folgerung aus der Trochoidentheorie der Wellen
hingestellt: Steigert sich die Hche der Welle iiber jene
Hohe, die durch die Spitzenzykloide gekennzeichnet ist,
so muB es in den Kiammen zu diskontinuierlichen Be-
wegungen der Wasserteilchen kommen, was sich im Zu-
sammenfallen des Wellenkammes und in Schaumbildung
iuBert. Nach den Ausfithrungen iiber die Anderung des
Wellenprofils mit steigender Wellenhohe ist diese Erklarung
aber kaum haltbar. Die Ursache des Schiaumens in den
Wellenkimmen wird leicht verstindlich, wenn man etwas
tiefer in das Wesen des Wellenvorganges selbst eindringt.

Es sei in Abb. 67 W eine sich in horizontaler Richtung
ausdehnende wellenférmige Wand; sie begrenze einen von
links nach rechts gehenden Flissigkeitsstrom. Durch die
Bewegung der Fliissigkeit werden Druckkrifte auf die
Wand ausgeiibt, und zwar wird, da an den Stellen B
(groBerer Querschnitt) die Geschwindigkeit der Strémung

5551 552" 5753 554 55 5756
Abb. 66. Aufzeichnung anrollender Wellen durch ein Petravi¢-Pendel. ,,Meteor’ 30. Mirz 1925, nachm.
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kleiner als an den Stellen 7' (kleiner Querschnitt) ist, bei B ein Uber-
druck, bei T ein Unterdruck erzeugt. Die Strémung ruft demnach
eine derartige Verteilung von Druckkraften auf die Wand hervor, daf3
sich die vorhandenen Ausbiegungen durch sie vergrofern wiirden, Wire
die Wand unendlich biegsam und dehnbar, so kénnte die Strémung sich
so nicht halten (Flattern der Segel!). Wirkt nun in der Fliissigkeit in der
Richtung S die Schwere, so erzeugt diese ebenfalls Druckkrifte, die
nach unten hin zunehmen. Zur Erhaltung der gewellten Oberfliche
miiBte an den Stellen 7" der Druck grofer sein als an den Stellen B.

Strémung und Schwere erzeugen demnach Druckdifferenzen zwischen
Bund T und esist klar, daBl man eine Stromgeschwindigkeit der Fliissig-
keit finden kann, bei der sich die aus beiden Ursachen sich ergebenden
Druckdifferenzen zwischen B und T gerade aufheben. Dann kann man
die Wand W entfernen, ohne daf3 die

Fliissigkeitsoberfliche sich andern =~ 5 ~_—5=~Y,
wiirde. Wir haben dann eine Fliissig- - z - T
keitsstromung mit wellenartig ge- l s Sl
kriimmter Oberfliche, wie sie hinter

Stromhindernissen aufzutreten pflegt.
Denkt man sich den ganzen Vorgang Abb. 67.

von einem Beobachterausbeschrieben,

der sich mit der inneren Geschwindigkeit der Stromung nach rechts
bewegt, so ist dies der gewohnliche Fall fortschreitender Wellen: Die
Fliissigkeit in der Tiefe ruht fiir den Beobachter und die Berge B und
die Taler T der Wellen wandern mit der konstanten Geschwindigkeit
nach links.

Die Moglichkeit des Wellenvorganges® beruht also darauf, daBl die
statisch und dynamisch zwischen Oberflichenpunkten verschiedener
Hohe erzeugten Druckdifferenzen sich stets gerade aufheben. Dies gilt
natiirlich nur bei stationdren Verhiltnissen, wenn die Luftbewegung
iiber der Wasseroberfliche genau der Fortpflanzungsgeschwindigkeit der
Wellen entspricht. Beinicht stationdren Verhiltnissen, also bei wachsen-
der Windstirke, wird zwar der Stromungsiiberdruck in der Welle gleich
bleiben, aber der Unterdruck in der rascher strémenden Luft dartiber
wird groBer. In den Wellenkimmen ist dann ein Druckiiberschul auf
Seite des Wassers vorhanden und die Grenze zwischen Luft und Wasser
wird sich nach oben verschieben. Die Welle wird an Héhe zunehmen.
Wenn aber dieser Druckiiberschuf3 die Oberflichenspannung des Wassers
iibertrifft, erfolgt die Verschiebung stiirmisch und unstetig: Das Wasser
mischt sich mit Luft, es bildet sich Schaum auf den Wellenkdmmen.
Man kann deshalb die Schaumbildung, die meist bei einer Windstarke

1 Sieche EINsTEIN, A.: Elementare Theorie der Wasserwellen und des
Fluges. Naturwiss. 1916, S. 509.
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Beaufort 4 einsetzt, als eine Saugwirkung der Luft gegen das Wasser an-
sehen. Dieser Art von Schaumbildung, die die Teile der Wellenkimme
auf der Vorder- wie Hinterseite der Welle regelmiBig einnimmt, steht
jene Schaumbildung gegeniiber, die sich einstellt, wenn durch Steigerung
der unsymmetrischen Wellenform ein Uberkippen des Wellenkammes
eintritt; hier sind es duBere Umstinde, die eine Unstetigkeit in die
Wellenbewegung tragen. Wir kommen darauf noch zuriick.

Die ungleichmiBige, von der Wellenlinge abhingige Fortpflanzungs-
geschwindigkeit der im Windgebiet entstandenen Wellensysteme be-
dingt in der weiteren Ausbreitung derselben eine Auslese der langen
Wellen gegeniiber den kurzen. Die ,,Windsee'* muf} ihren Charakter
andern, wenn sie dem direkten Windeinflul entzogen wird. Die kleinen
Unebenheiten, die mit der Unruhe des Windes zusammenhingen, ver-
schwinden allmihlich und es bleiben die langkimmigen Wellen mit ab-
gerundeten Formen und Perioden, die im gewohnlichen Seegang ganz
von den kiirzeren Wellen unterdriickt werden, iibrig. Diesen Seegang
nennt man ,,Diinung*.

Die groBten Stérungen erleiden die Wellen, wenn sie im Bereich von
Flachkiisten auf seichtes Wasser gelangen; sie bedingen die Erscheinung
der Brandung. Es ist hochst auffallend, daB, wihrend in groBerer Ent-
fernung von der Kiiste gegen den freien Ozean hinaus die Wellenbewe-
gung dulerst unregelmaBig ist und die Kreuzsee die hauptsichlichste
und hédufigste Art der Bewegung darstellt, in Kiistennihe der Typus
der Wellenbewegung sich durchaus dndert. In einiger Entfernung von der
Kiiste drehen sich die Wellenkdmme parallel zur Kiistenlinie und bilden
sich zu langkdmmigen Wellenserien um, die nun parallel zur Strandlinie
dieser zueilen, bis sie sich iiberschlagen (Brandung).

Eine genaue mathematische Analyse dieser Erscheinung ist wegen
einiger Schwierigkeiten noch nicht geniigend ausgefithrt worden, obgleich
Anfiange hierzu vorliegen ; aber in qualitativer Hinsicht 148t sich manches
aus einfachen Fillen und aus Beobachtungen und Versuchen ableiten.
Bekanntlich sind bei ebenem Boden und gréBerer Wassertiefe die Orbi-
talbahnen in Wellen gréBerer Amplitude im allgemeinen Ellipsen,
deren Ebenen senkrecht zur Wellenfront und senkrecht zum ungestorten
Wasserniveau stehen (siehe S. 159). Die horizontale Achse ist die groBere,
die vertikale die kleinere. Pflanzt sich das Wellensystem parallel zu
einer sanft abfallenden Strandfliche fort, so miissen mit Anndherung
an die Kiiste die Orbitalbahnen sich immer mehr aus der senkrechten
Ebene herausneigen, bis sie ganz in die Ebene der Strandfliche fallen.
Die transversale horizontale Komponente der Bewegung wird in diesen
geneigten Ellipsen die vertikale iibersteigen, wenn der Winkel, den die
Orbitalbahn mit der Vertikalen bildet, 45° iiberschreitet. Zu dieser
infolge abnehmender Tiefe auftretenden Umlegung der Orbitalbahnen
kommt noch der Umstand hinzu, daB die Geschwindigkeit der Fort-
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pflanzung der Wellen bei abnehmender Wassertiefe ebenfalls abnimmt.
In der Nihe des Strandes werden gegen weiter drauBlen die Wellen-
kdamme zuriickbleiben und sich allmahlich parallel zur Strandlinie stellen.

Die vertikalen Verschiebungen innerhalb der Wellen bleiben natiir-
lich fir ibre Fortpflanzung dynamisch stets die ausschlaggebenden,
aber in geometrischer Beziehung werden die Verhiltnisse der Bewegung
am deutlichsten, wenn sie in ihrer horizontalen Projektion betrachtet
und zur Darstellung gebracht werden. Abb. 68 gibt nach V. BJERKNES®
ein Beispiel einer solchen Darstellung, und zwar in 4 fiir eine Welle, die
sich westwirts, in B fiir eine solche, die sich ostwirts bewegt ; die Strand-
fliche (punktiert), auf der die Wellen auflaufen, ist in beiden Fillen
gegen Norden geneigt; im Falle 4 ist die Orbitalbewegung zyklonisch

Abb. 68. Auflaufen der Welle auf einen sehr flachen Strand. Horizontale Komponente der
Stromlinien und der Orbitalbahnen. A: westwirts, B: ostwirts wandernde Welle.

im Falle B hingegen antizyklonisch. Die ausgezogenen Linien geben die
Stromlinien der Bewegung; die Front der Welle ist in Kiistenferne
senkrecht zum Kiistenverlauf; mit Anniherung an die Strandlinie
dreht sie sich immer mehr ihr parallel; die Wellen laufen an der Strand-
fliche in A der Reihe nach von Osten gegen Westen, in B von Westen
gegen Osten auf. '

Das oben erwdhnte Phinomen der Ausbildung einer langkdmmigen
Brandung aus der Kreuzsee in offene See hat H. JEFFREYS® kiirzlich
zum Gegenstand einer sehr interessanten theoretischen Untersuchung
gemacht. Es 148t sich wohl denken, daB diese auffillige Erscheinung
entweder eine Wirkung des Umstandes ist, daB die Hohe der Wellen,
wenn sie sich gegen den sanft ansteigenden Strand zu bewegen, schlief3-
lich mit der Tiefe des Wassers vergleichbar wird, oder daf3 die Reduktion
der Wassertiefe eine wesentlich starkere VergroBerung der Amplituden
langkdmmiger Wellen als jener der kurzkidmmigen Wellen bedingt.
H. JEFFREYS zeigt, daf} die erstere Alternative die richtige ist.

1 BJERKNES, V.: On the dynamics of the circular vortex usw. Geofys.
Publ,, Bd. 2, Nr. 4. Oslo 1921.

2 JEFFREYS, H.: On water waves near the shore. Philosophic. Mag.,
Bd. 48. 1924.
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Es hat schon Ary” gezeigt, daB, im Falle daB die Wellenamplitude
gegeniiber der mittleren Wassertiefe nicht mehr klein ist, selbst bei
sonst unveranderten Verhiltnissen die Wellen nicht mehr ohne Gestalt-
veridnderung sich fortpflanzen. Da die Wellengeschwindigkeit mit zu-
nehmender Erhebung groBer wird, wird auch die Wellenneigung auf der
Vorderseite steiler, auf der Hinterseite sanfter. Dies steigert sich, bis
ein Zustand eintritt, in dem die vertikalen Beschleunigungen gegeniiber
den horizontalen nicht mehr vernachldssigt werden kénnen. Die Welle
iiberschligt sich schlieBlich und bricht nach vorne iiber.

In theoretischer Hinsicht 148t sich der Anfang der Ausbildung eines
unsymmetrischen Wellenprofils leicht geben; es zeigt sich, daB zum
einfachen Wellensystem noch ein zweites Glied hinzutritt, das eine Ver-
langerung der Zeit des Fallens und eine Verkiirzung der Zeit des Steigens
des Wasserspiegels bedingt. Das entsprechende Wellenprofil ist durch
die Gleichung (9. 11) gegeben.

77:acosx(x~ct)+%g~;izxsin2x(x~ct)- (9. 11)

DaB ein Zusatzglied x auBerhalb der trigonometrischen Funktion
auftritt, deutet darauf hin, daB die Anniherung bei Erreichung eines
gewissen x ungiiltig wird, Aber schon dies zeigt, daB die Unsymmetrie
des Wellenprofils immer stirker wird und nach Ablauf einer nur relativ
wenige Wellenldngen umfassenden Strecke ein Umkippen der Welle er-
3gra

o

folgt. Dies wird der Fall sein, wenn " x der Einheit vergleichbar

wird, sodaB dann in der Folge das zweite Glied das Ubergewicht erhalten
wiirde. Die Strecke, die die Welle zuriicklegen kann, ohne umzukippen,

ist somit in roher Anniherung 42
3gxa

Das in (9. 11) gegebene Wellenprofil gilt nur fiir einfache Wellenziige
zweidimenstonaler Form. JEFFREYs untersucht in ganz dhnlicher Form
die Verhiltnisse bei einer Kreuzsee (dreidimensionales Wellensystem),
wo die noch ungestérte Wellenform etwa durch

n=>bcos« (x —c't)cospy
gegeben ist. Er findet nun, daBl, wenn b der Tiefe des Wassers vergleich-

bar wird, auch hier eine Umformung der Wellenprofile eintritt, und zwar
wird in erster Annidherung das Wellenprofil

y— Y — ¢ 3grbect
17—bcosn(x—ct)cosyy—{—8 o

xsinz« (x —c'fycoszuy. (9.12)

gr'be'

Auch hier gilt die Anndherung nur, solange der Ausdruck %
mit der Einheit vergleichbar bleibt. Ein Umkippen der Wellenkimme

* Airy: Tides and waves, § 198; siche auch Lams: Hydrodynamik,
2. Aufl., § 185.
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erfolgt also hier etwa in einer Entfernung, die der GrofBe % ﬁﬁ
# b2

entspricht.
Um zu sehen, welches Wellensystem sich linger hilt, ob ein zwei-
dimensionales oder ein dreidimensionales, bilden wir das Verhiltnis der
entsprechenden Strecken bis zum Zusammenbruch der Wellen; es ist

220 Da o jedenfalls groBer als c ist, solange u nicht groB gegen 2’

%»'b

224

Nun folgt aus den Beobachtungen, daB fern von der Kiiste die lang-
kimmigen Wellen so gering an Hohe sind, daB sie gegeniiber den kurz-
kiammigen Wellen der Kreuzsee fast unbeachtet bleiben; 5 ist somit
vielmals groBer als a. AuBerdem erscheinen die kurzkdmmigen Wellen
der Kreuzsee als kurzwellig gegeniiber den langen Wellenldngen der
langkdmmigen Wellen; es ist somit %’ > ». Aus beiden Griinden ist
dann das obige Verhiltnis sehr groB, d. h. mit Vorriicken eines kompli-
zierten Wellensystems auf seichtem Wasser werden die kurzkdmmigen
Wellenbestandteile relativ rasch (auf kurzer Strecke) durch Zusammen-
bruch vernichtet, wihrend langkidmmige Wellen (Diinungen) lange
erhalten bleiben, jedenfalls noch lange nach Verschwinden der Kreuzsee.
Einfache Zahlenbeispiele zeigen, daBl der Wasserstreifen vor der Kiiste,
der nur von langkdmmigen Wellen (Diinungen) beherrscht wird, leicht
500 bis mehr als 1000 m breit sein kann.

Die zweite Alternative, die frither erwihnt wurde, fiihrt nicht zu
einer Erklarung der regelmiBigen Brandungswellen, da es theoretisch
nicht moglich ist, nachzuweisen, daB3 die vergréBernde Wirkung einer zu-
nehmenden Tiefenverkleinerung des Wassers auf die Amplitude fiir
kurzkimmige Wellen anders wire als fiir langkimmige Wellen. Die
Ausbildung einer regelmiBigen Brandung ist somit eine Erscheinung,
die in erster Linie darauf zuriickzufiihren ist, daB langkimmige Wellen
bei kleiner werdender Wassertiefe sich linger ungestért erhalten als
kurzkimmige Kreuzsee.

ist, wird dieses Verhiltnis groBer als sein.

4. Stehende Wellen. Theorie und Auftreten derselben.
Trift eine fortschreitende Welle auf eine senkrechte Wand, so wird
sie nach den Gesetzen der Physik reflektiert, d. h. es bildet sich eine
in der entgegengesetzten Richtung fortschreitende Welle aus, die durch
Uberlagerung mit der einfallenden bei fofaler Reflexion eine stehende
Welle ergibt. Ist 7, die nach links sich fortpflanzende Welle, die bei
% = 0 auf eine senkrechte Wand trifft, so wird 7, die reflektierte und
n=m, + 7, die resultierende Welle, die den Charakter einer stehenden
Welle besitzt:
n=acos(ot—uxx), n,=acos(ol+xx),

LI
77=7/I+172=zacosxxcosat. (9-13)
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Die Schwingungsbduche dieser stehenden Welle treten an den Stellen

X = %l , n=0,12...auf, wihrend die Knotenpunkte sich an den Stellen
x=mn-+ I)% einstellen.

Die Verteilung der bei stehenden Wellen auftretenden vertikalen
Bewegungen der Wasserteilchen ist grundverschieden von jener bei
fortschreitenden Wellen: wihrend bei diesen die Wasserteilchen auf
der Vorderseite eines Wellenberges sich nach aufwirts, auf der Hinter-
seite nach abwirts bewegen, ist in den Schwingungsbiduchen einer stehen-
den Welle iberall aufwirts bzw. abwirts gerichtete Bewegung vor-
handen. Im Inneren der Flissigkeit bewegen sich die Teilchen nicht
mehr in geschlossenen Orbitalbahnen, die in sich zurticklaufen, sondern
die Teilchen gehen durch dieselben Punkte der Bahn wieder zuriick,
durch die sie vorwirts gegangen sind. Die Verteilung der horizontalen
Komponente der Bewe-
gung ist schon in Abb. 61
zur Darstellung gebracht
worden und dort auch be-
sprochen worden: in den
Abb. 69. Stromlinien ciner zweiknotigen stehenden Welle. KnOtenPunkten sind die

horizontalen Bewegungen
der Wasserteilchen am groften, in den Schwingungsbiuchen verschwin-
den sie ganz. Die Stromlinien in einer zweiknotigen stehenden Welle
sind in Abb. 69 dargestellt; eine nihere Erlauterung derselben eriibrigt
sich nach dem obigen.

Da die horizontalen Bewegungen in Schwingungsbduchen ver-
schwinden, wird der Schwingungsvorgang nicht gestért, wenn an diesen
Stellen senkrechte Winde angebracht werden. Die Wassermasse wird
dadurch abgeschlossen und die stehende Welle zur freien Schwingung
des Systems. Ihre Periode kann, wenn die Tiefe des Wassers klein
gegeniiber der Wellenldnge ist, wenn man es also mit langen Wellen
zu tun hat, sofort hlngeschrleben werden. Ist die eine Wand bei x = o,

so kann die nichste bei x_/~ gesetzt werden; die Schwingung ist
dann einknotig und, da bei langen Wellen C:T_—: Vgh ist, wird
T—/v; oder
Vgh
_ 2
Veh
Die einknotige Schwingung hat die lingste Schwingungsdauer, mehr-
knotige sind kiirzer; es 1iBt sich leicht zeigen, daB bei # Knoten
T

T == ist.
n

(9-14)
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Diese freien Schwingungen einer abgeschlossenen Wassermasse (Trog
konstanten rechteckigen Querschnittes) wiirden, einmal erregt, unend-
lich lange Zeit anhalten. Die innere Reibung und die Grenzflichenreibung
an den Trogwinden bedingen eine Abnahme der Amplitude der Schwin-
gungen und schlieBlich ein Erléschen derselben. Auch die Periode der
freien Schwingungen wird durch Reibungseinfliisse etwas verldngert.
Unter Annahme einer den Horizontalgeschwindigkeiten der Wasser-
teilchen proportionalen Reibung a8t sich zeigen, dafl die Schwingungs-
dauer T sich aus der ohne Reibung ermittelten Dauer 7 nach der Formel

3272

(9. 15)

berechnen 14Bt*; f ist die Reibungskonstante, deren GréBenordnung
bei Seen und Meeresbuchten bei etwa 1075 msec™ liegt.

Stehende Wellen als freie Schwingungen kommen in der Natur iiberall
dort vor, wo mehr oder minder abgeschlossene Wassermassen vorhanden
sind, in erster Linie in Seen, Meeresbuchten und Kanilen. Schon im
18. Jahrhundert sind solche periodisch vor sich gehenden Schwankungen
des Wasserspiegels des Genfer Sees beschrieben worden; FOREL hat hier
gegen Ende des vorigen Jahrhunderts seine klassischen Arbeiten tiber
die ,,Seiches*, wie dort diese Schwankungen genannt werden, ausgefiihrt.
Durch ausgedehnte Untersuchungen ist spiter nachgewiesen worden,
daB die Seiches in Seen eine ganz allgemeine Erscheinung sind und zwar
nicht nur die einknotige, sondern auch die mehrfach knotigen Schwan-
kungen fast stets mit mehr oder minder groBer RegelmaBigkeit zu finden
sind. Man erkannte auch bald, daB} die einfache Formel (9. 14), die nur
fiir Seen mit konstantem rechteckigen Querschnitt gilt, die Schwingungs-
dauer selbst bei Einfithrung einer mittleren Tiefe des Sees fiir 4 nur an-
geniherte Werte geben kann. Der Vergleich der theoretisch ermittelten
Werte mit den beobachteten war in vielen Fillen nicht sehr befriedigend.
Versuche, die wechselnde Breite und Tiefe des Sees, also die morphologi-
sche Konfiguration des Seebeckens in Rechnung zu stellen, wurden mehr-
fach unternommen, aber erst CHRYSTAL? hat eine umfassende Theorie
der stehenden Wellen in unregelmifBig geformten Gefallen gegeben,
die eine Ubertragung auf wirkliche Verhiltnisse gestattet.

Legt man senkrecht des Talweges des Sees moglichst eng eine groB3e
Zahl (n) von Querschnitten und bezeichnet man die Breite dieser Quer-
schnitte an der Oberfliche des Sees der Reihe nach mit b, b,, .. .. by,
die Querschnittsflichen selbst mit S;, S,,....S,, und die Oberfliche

 Siehe WirTING, R.: Tidvattnen i 6sterjén och finska viken. Helsing-
fors 1911.

2 CHRYSTAL: Some results in the math. theory of seiches. Proc. roy.
Soc. Edinburgh, Bd. 25, S. 328. 1904. On the hydrodyn. theory of seiches.
Trans. roy. Soc. Edinburgh, Bd. 41, S. 599. 1905.

Defant, Ozeanographie. 12
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des Sees vom nullten bis zum i-ten Querschnitt mit v, so kann man
eine Kurve konstruieren, deren Punkte als Abszisse diese v;, als Ordi-
naten die Produkte o; = 5,;S; haben®. Diese Kurve nennt man die
Normalkurve des Sees. CHRYSTAL hat nun nachweisen koénnen, dal3
die Schwingungen eines unregelmiBig gebauten Sees dieselben sind
wie jene eines Sees von rechteckigem Querschnitt, bei dem die Normal-
kurve dem Talweg des Sees (Lingsprofil) entspricht. Die weitere Auf-
gabe der Theorie ist nun die Normalkurve wirklicher Seen mathematisch
fixierbaren Kurven moglichst gut anzupassen. Fir einfache Lings-
profile hat CHRYSTAL die Losung gegeben, und zwar fiir folgende Fille:

Langsprofile:
wagrecht A=h,, konvexparabolisch % = %, (I + Z—:)
zweigeneigte Gerade s = ho(I + %) , konkavparabolisch % = #, (I — ;%) -
Setzt man T, :%, so haben in solchen Seen die Haupt- und die Ober-
Vgho
schwingungen folgende Werte:
Eigenperiode: T, T.:T, T3:T, T,:71
g b wagrecht . . . . . . 1,000 T, 0,500 0,333 0,250
R g’o% konvexparabolisch . 0,950 T, 0,472 0,312 0,234
2 8.8 & | konkavparabolisch . 1,110 7, 0,577 0,408 0,317
°X zwei geneigte Gerade 1,305 To 0,628 0,434 0,343

Man erkennt, daB konvexe Formen gegeniiber dem einfachen recht-
eckigen Trog die Dauer aller Schwingungen verkiirzen, konkave hingegen
sie verldngern; auch sind bei konkaven Formen die Entfernungen sich
entsprechender Knotenlinien geringer als bei konvexen.

Fir die Anwendungen der CHRysTALschen Theorie auf bestimmte
Seebecken ist zunichst die Ermittlung der Normalkurve erforderlich,
sodann ein moglichst guter Ersatz derselben durch Teilstiicke aus den
eben besprochenen einfachen Langsprofilen und sodann die Lésung einer
mehr oder minder komplizierten transzendenten Gleichung, deren Wur-
zeln die Schwingungsdauer der einzelnen Wellen gibt. Die Methode
hat infolge dieser Schwierigkeiten bisher keine grofe Anwendung ge-
funden; dort, wo sie benutzt wurde, waren ihre Ergebnisse gut, die
Ubereinstimmung mit den Beobachtungen durchaus befriedigend.

Eine weitere Methode ist von DEFANT® angegeben worden; sie geht
auf eine numerische Integration der vom Zeitfaktor befreiten hydro-

t Der nullte Querschnitt ist das eine Ende des Sees; » ist der letzte Quer-
schnitt, das andere Ende; seine Fliche schrumpft auf Null zusammen. So
sind S, und S,, und deshalb auch ¢, und ¢, Null, hingegen v, ist die Oberflache
des ganzen Sees.

2 DEFANT, A.: Neue Methode zur Ermittlung der Eigenschwingungen
(Seiches) von abgeschlossenen Wassermassen (Seen, Buchten usw.). Ann.
Hydr. u. mar. Meteor. 1918, S. 78.
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dynamischen Gleichungen hinaus. Da sie die unregelmiBigsten Quer-
schnittsinderungen vollauf zu beriicksichtigen gestattet und auf einen
Schlag die Art des ganzen Schwingungsvorganges (Periode, Lage der
Knotenlinien, GroBe der horizontalen und vertikalen Verschiebungen
an allen Stellen des Sees) gibt, ist sie der CHRYSTALschen iiberlegen.
Fiir ein Becken verdnderlicher Breite b und verinderlichen Quer-
schnittes S sind, wenn # die vertikalen Verlagerungen an der Oberfliche
und £ die horizontalen Verschiebungen bedeuten, die Bewegungs- und
Kontinuitatsgleichung® durch die Beziehungen
o3 on

19S¢
ot = " 80s ox

und % oz (9. 16)

gegeben.
Sind & und #% periodisch:

Uy

= &(x) cos %Tl t und n =) cosz%t ,
so kann fiir endliche Anderungen A& und 47 den Gleichungen (9. 16)
die Form (9. 17) gegeben werden:

x

/ . 7
Jq:;;zdﬁ und &= — ¢ [nbdx- (9. 17)

o

Diese Beziehungen gestatten eine schrittweise Berechnung von & und #
fiir das ganze Becken, falls auler den Abmessungen des Sees die Periode
T der freien Schwingungen gegeben ist. Sind die Querschnitte sehr eng
gelegt, so ist erlaubt anzunehmen, daB sich zwischen den einzelnen
Querschnitten die beiden GréBen in erster Anniherung linear indern.
Dann nehmen die Beziehungen (g.17) die zur Rechnung bequemere
Form? (9. 18) an:

&1+ &, - I &
Ny, =1; + a— o= — 7 ew) {(11 + (’71 + “Z) UZ} )
52<1 +452> (9. 18)
g Mt
9, =g + 2 U

Die Bestimmung von 7 fiir ein Seebecken kann folgendermafien
durchgefiihrt werden: Man bestimmt zunichst einen angendherten Wert
T aus der Formel (9. 14), wo fiir s etwa die mittlere Tiefe des Sees ge-
nommen wird. Dann ist die GroBe a fixiert. Fiir das eine Ende des

* Siehe LamB: Hydrodynamik, 2. Aufl,, § 183, oder DerFaNT, A.: Ge-
zeitenprobleme des Meeres in Landnahe. Probleme der kosm. Physik, Bd. 6.
Hamburg 1925.

2 = i’%dx, die mit dem Index 1 bzw. 2 versehenen GroBen sind die

g
Werte fiir zwei aufeinander folgende Querschnitte; nur v; ist die Oberfliche
des Sees zwischen dem (¢ — 1) und dem sten Querschnitt. go ist Null zu
setzen.

12%
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Sees, von dem man die Rechnung (¥ = o) beginnt, muBl & = o sein;
n wahlt man willkiirlich zu etwa 100 cm. Die eine Grenzbedingung
ist somit erfiillt. Die Beziehungen (9. 18) gestatten nun die schrittweise
Berechnung von & und # fir alle Querschnitte bis zum letzten, dem
anderen Ende des Sees. Falls das gewihlte T richtig die Schwingungs-
dauer der einknotigen Seiche angibt, mii3te sich fiir diesen Querschnitt
&bzw. g, zuNull ergeben ; dann ware auch an diesem Ende die notwendige
Grenzbedingung erfiillt. Wenn dies nicht der Fall ist, muB T etwas

750 abgedndert werden und
die Rechnung jedesmal
so lange wiederholt wer-
den, bis sie. erfiillt ist.
Es zeigt sich, daBl der
richtige Wert fiir T bald
zwischen zwei Werten
/ eingeschlossen wird, so
daB er bis zur gewiinsch-
ten Genauigkeit be-

700

50

150} stimmt werden kann.

Die schlieBliche Rech-

00 nung ergibt neben T die

ganze Verteilung von &

7 und 7 lings des Sees, also

, 8 . oy neben den vertikalen

. o Verschiebungen der

ol E‘\,«, Oberfliche auch die zu

diesen  Schwingungen

0 ) , gehorigen Strémungen’®
d 0 20 30

innerhalb des  Sees.

Abb. 70. Schwingungsformen des Gardasees. n Amplitude der : s
vertikalen, § der horizontalen Verriickungen. o Nordende, Abb70 glbt als Belsplel

30 Siidende des Sees. A: Einknotige Schwingung 7;=39,8 Mi- die nach dieser Metho-

nuten. B: ?weiknotige Schwingung 75=22,6 Minuten. de ermittelten Schwin-
gungsformen des Gardasees fiir die einknotige und zweiknotige Schwan-
kung. Die Methode liefert, wie man sieht, alles was zur Festlegung
der Erscheinung wiinschenswert erscheint.

Ist eine Wassermasse nicht allseitig abgeschlossen, sondern steht

' Da & ={ () cos %7:[ ¢ und die Geschwindigkeit der horizontalen Ver-

schiebung v = g—i ist, wird v = — i; &(x) sin g%r
der Strémungen ist, die zu den Seespiegelschwankungen gehoren. Diese Ge-
schwindigkeiten sind bisher im Zusammenhang mit den Seiches selbst noch
nie gemessen worden; sie hdngen natiirlich von der Amplitude der letzteren
ab und diirften von der GréBenordnung von etwa 10 cm/sec sein.

¢, so daB 2—;5 die Amplitude



Stehende Wellen. Theorie und Auftreten derselben. 181

sie an einer oder mehreren Stellen mit einer gréferen, wesentlich aus-
gedehnteren in Verbindung, so kann es in ihr ebenfalls zu freien Schwin-
gungen kommen. Bei diesen stehenden Wellen in Meeresbuchten und
Kamndlen ist zu beachten, daB an der Miindung in das freie Meer das zu
den Schwingungen notige Wasserquantum stets aus horizontaler Rich-
tung aus diesem bezogen werden kann; es mufl deshalb an dieser Stelle
immer eine Knotenlinie vorhanden sein. Die lingste Schwingungsdauer
einer solchen Meeresbucht muBl demnach dieselbe sein, wie die eines
Beckens, das aus zwei zur Miindung symmetrischen Hailften besteht.
Ist die Linge der Bucht /, ihr Querschnitt rechteckig und konstant
(Tiefe #), dann ist
_ 4l
Veh'

Fiir Wasserbecken, deren Offnung gegen die offene See groB3, kommt
in Analogie zum Verhalten von Luftschwingungen in einseitig offenen
Pfeifen zur Periode T noch eine Miindungskorrektion hinzu, welche die
Periode verlingert. Dieser Faktor ist um so grofler, je breiter die Miin-
dung der Bucht zur Linge derselben ist. Nach RavrLEicHs Untersuch-
ungen® hat er fiir verschiedene Werte des Verhiltnisses Breite:Linge
folgende GroBe:

Tioge - - Coh ko ko ko ke e
Mundungsfaktor 1,320 1,261 1,217 1,187 1,163 1,106 1,064
Fiir sehr breite Buchten gibt diese Korrektion recht viel aus (bei =1
bis zu 32%). Es ist bisher nicht versucht worden zu priifen, ob Erfahrung
und Theorie hier tatsichlich in Ubereinstimmung stehen.
Fiir beiderseitig offene Kanile sind an beiden Enden Knotenlinien

vorhanden und bei der Linge / des Kanals ist die lingste Schwingung
2!

der Dauer T_fé;}; .

Zur Bestimmung der Periode solcher Meeresbuchten und Kanile
148t sich die frither besprochene Methode der schrittweisen Anndherung
ohne weiteres anwenden; die Grenzbedingung, die bei richtiger Wahl
von T am Ende der Rechnung, an der Miindung sich von selbst ergeben
muB, ist, daB bei freiem & hier = o sein muB. Bei Kanileh muB hin-
gegen an beiden Enden bei freiem & # = o sein.

Esist nicht zu bezweifeln, daB solche Schwingungen von Buchten und
Kanilen ebenso hiufig sind wie die Seiches in Seen. Die gezackten Kur-
ven, die von scheinbar wenig geschiitzten Gezeitenpegeln geliefert wer-
den, sind in den allermeisten Féllen auf solche freie Schwingungen mehr
oder minder abgeschlossener Wassermassen zuriickzufiihren. Die Ja-

1 Siehe Ravreicu: Theorie des Schalles, iibersetzt von F., NEESEN,
2. Teil, § 265.
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paner HonDa, TERADA, YOHIDA und ISITANI' haben eine eingehende
Untersuchung der Schwingungen in den vielen Meeresbuchten der japa-
nischen Kiiste vorgenommen und zwar die auftretenden Schwingungs-
dauern nicht nur durch Pegelbeobachtungen festgestellt, sondern in

Abb. 71a. Gezeitenkurven in der Bucht von Hakodate mit iiberlagerten kurzperiodischen
Schwankungen der Wassermassen der Bucht selbst.

einzelnen Fillen auch den ganzen Schwingungsvorgang experimentell

an Modellen verfolgt. Als Beispiel seien in der Abb.71 ein Teil der

Gezeitenkurven eines in der Bucht von Hakodate (Kiiste von Hokkaido)

aufgestellten Pegels re-

produziert, die deut-

lich das Vorhandensein

von kurzen Seespiegel-

schwankungen  der

Bucht selbst aufweisen.

Nihere Untersuchungen

ergaben, dal nach den

Registrierungen die

Hauptschwingung (Kno-

tenlinie an der Miin-

Abb. 71b. Die Bucht von Hakodate; Tiefenverhiltnisse und dung) .e1ne Dau_er VO.Il

Lingsachsen der ein- und zweiknotigen Schwingungsform. 45,5 bis 57,5 min, die

Querschwingung hierzu

eine solche von 21, g bis 24, 5 min besaBl. Die berechneten Perioden sind

45,3 und 23,6 min; das Modell ergab hierfiir 47, 0 und 23, 6 min. Die

Strombahnen der hiufigsten und auch im Modell am leichtesten erreg-
baren Schwingungen sind in Abb. 72 dargestellt.

Auch bei wesentlich komplizierteren morphologischen Verhaltnissen

lassen die an Modellen ausgefiihrten experimentellen Untersuchungen

den Schwingungsvorgang der einzelnen méglichen Wellen und die am

1 Journ. of the College of Sc. Bd. 24. Imp. Univ. Tokio.
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leichtesten sich einstellenden, also in der Natur am hiufigsten auftreten-
den Schwingungen feststellen. Die frither erwdhnten japanischen For-

scher haben auf diese Art z. B.
auch die Bucht von San Fran-
cisco niher untersucht. Abb.73
gibt die Strombahnen der am
leichtesten erregbaren stehen-
den Welle der ganzen Bucht:
eine zweiknotige Schwingung
von 38 bis 48 min Dauer.

Zur Auslésung von Schwin-
gungsbewegungen in Seen und
Buchten gehoren gewisse Sto-
rungskrifte; wir wissen iiber
diese sehr wenig. Kurzperio-

Abb. 72. Schwingungsformen der Wassermassen in

der Bucht von Hakodate.

dische Schwankungen des Luftdruckes und des Windes (Turbulenz}, die
man durch Variographen und Druckanemometer messend verfolgen

kann, scheinen nach Untersuchun-
gen, die an schottischen Seen aus-
gefithrt worden sind, einigen Einflufl
zu haben. Den groSten Einflufl
haben wohl die Berg- und Talwinde,
bzw. die Land- und Seewinde, die
durch Wasserstau gegen die eine
Seite eines Sees eine Schiefstellung
des Gleichgewichtsniveaus bringen.
Beim Nachlassen der Ursache gleicht
sich das gestérte Niveau in Form
von Seespiegelschwankungen aus®.
Es hat wenig Sinn nach direkten
Ursachen fiir die stets vorhandenen
Seespiegelschwankungen zu suchen,
nachdem R. EMDEN® gezeigt hat,
eine wie verschwindend kleine
Energiemenge gegeniiber bei ande-

Abb. 73. Dreiknotige Schwingung in der Bucht

von San Francisco (nach Versuchen der
Japaner).

ren Naturerscheinungen in Umsatz kommenden Energiemengen not-
wendig ist, um eine Seichesbewegung hervorzurufen und in Gang zu

halten.

In anderer Beziehung ist eine theoretische Untersuchung von

* DEFANT, A.: Theoretische Uberlegungen iiber Seespiegelschwankungen
in Seen und Meeresbuchten. Ann. Hydr. u. mar. Meteor. 1916, S. 29.
2 EMDEN, R.: Der Energiegehalt der Seiches. Jahrb. d. St. Gallischen

naturwiss. Ges. 19035.
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J. ProupmAN und A. T. DooDsoN? von Interesse, in der gezeigt wird,
daB beim plotzlichen Einsetzen eine Druckstérung oder eines Windes
an der Oberfliche eines Sees sich sofort Seiches entwickeln. Die Gleich-
gewichtsstérung, die stationdr zur Druckstérung oder zur Luftstrémung
paBt, stellt sich nicht sofort ein, sondern der Wasserspiegel geht iiber
dieses neue Gleichgewichtsniveau hinaus und pendelt dann mit der
Periode der freien Schwingungen um dieses Niveau. Da Reibungsein-
flilsse angenommen werden, nimmt natfirlich die Amplitude dieser
Schwingungen allméihlich ab, bis schlieBlich das neue Gleichgewicht
praktisch erreicht ist. Abb. 74 gibt zwei Beispiele, die PRoubMAN und
Doopson berechnet haben ; im ersten Fall wird die Wirkung eines plétzlich

einsetzenden, aber

d dann gleichmiBig
N anhaltenden Win-

| des auf die Ober-
flache eines Seebek-
kens gegeben. Wie
die Kurve 4 zeigt,
erfolgt an der luv-
seitigen Kiiste ein
3 7 Amnstan des Wassers,

der anfangs {tiber

Abb. 74. A: Luvseitiger Anstau des Wassers in einem Becken bei die bei der Abszis-

gleichmaBig anhaltendem Wind. Neue Gleichgewichislage bei 1,5. g

B: Wirkung einer kurzen Bée (punktierte Linie, Dauer 2 Zeitein- e 1 5 gegepenen
heiten). (Nach Protpman und Doopsox.) neuen Glelchge-

wichtslage hinaus-
geht, um nun um diese Lage mit einer Schwingungsdauer von etwas
weniger als zwei Einheiten der Zeitskala® zu pendeln. Im zweiten
Falle ist die Wirkung einer kurzen Boe angegeben; die punktierte Linie
gibt den Verlauf der Windstérung selbst: ein rascher Anstieg der Wind-
starke bis zum Zeitpunkt 1, dann Abfall auf Null bis zum Zeitpunkt 2.
Die Stérung des Wasserspiegels am luvseitigen Ende des Sees ist durch
die voll ausgezogene Kurve B gegeben: Rascher Anstau des Wassers,
der nach Abflauen der Boe in freie Schwingungen abklingt.

Man erkennt aus diesen theoretischen Berechnungen, daB3 bei ganz
einfachen und gewdhnlichen Verinderungen der atmosphirischen Ver-
hiltnisse an der Oberfliche von Seen und Meeresbuchten die Wasserober-
fliche sofort mit Seespiegelschwankungen reagiert, dafl diese demnach
Naturerscheinungen ganz allgemeiner Art sind.

* ProuDpMAN, J. and Doopson, A. T.: Time-relations in meteorological
effects on the sea. Proc. math. Soc. London, Ser. 2, Bd. 24, Part 2. 1924.

2 Bei einem Becken, dessen Tiefe z. B. 20 m und dessen Linge 100 km
betrigt, entspricht die Einheit der Zeitskala bei einem Reibungskoeffizienten
von 436 cm?/sec 2.2 Stunden. Die Schwingungsdauer des Beckens nach der
Formel (9. 14) ist 3,96 Stunden.
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5. Interne Wellen.

Da im Massenaufbau der Meere und Seen nicht selten Diskonti-
nuititsflichen vorhanden sind, ist es kaum zu bezweifeln, dafl an ihnen
interne Wellen zur Ausbildung gelangen, ja wir miissen erwarten, daf3
sie sich sehr hiufig einstellen werden, da die Krifte, die notwendig sind,
bei geringem Dichteunterschied der zwei Fliissigkeiten periodische Ver-
schiebungen der Grenzfliche zwischen beiden hervorzurufen, nur sehr
klein zu sein brauchen. Dadurch kann auch die Amplitude dieser Wellen
sehr grof§ werden. Die inneren Wellen sind nur schwer zu beobachten;
denn nur durch zeitlich und rdumlich sehr engabstindige Aufnahmen
des vertikalen Aufbaues der Wassermassen sind sie zu erfassen und nur
an der Hand solcher systematischer Beobachtungen sind ihre Eigen-
schaften niher zu studieren.

Fiir die Dynamik solcher interner Wellen ist zu beachten, daf die
kinematische und die dynamische Grenzbedingung (siehe Seite 158) auller
an der freien Oberfliche nun auch an der inneren Grenzfliche erfiillt
sein miissen. Unter Beachtung dieser Grenzbedingungen ist die Theorie
der inneren Wellen nach der Methode der stationdren Bewegung leicht
durchzufiihren!. Sind zwei unendlich ausgedehnte Fliissigkeiten (Dichte
der oberen p’, der unteren p) gegeben, so ist die Fortpflanzungsgeschwin-
digkeit von Wellen der Linge A an der gemeinschaftlichen Grenzflache
gegeben durch

2 4 A Q- Q’

| ct = 27 E’T(;' (9. 19)

Da beim Fehlen der oberen Fliissigkeit die Fortpflanzungsgeschwin-
digkeit durch Formel (9. 4) gegeben ist, ersieht man, daf} das Vorhanden-
sein einer Deckschichte eine Verminderung der Geschwindigkeit der

Wellen vorgeschriebener Wellenlinge A im Verhiltnis Vi—;{: bewirkt;

hierbeiist s = o’ : p. Wie groB dieser Faktor ist, zeigt ein Zahlenbeispiel :
Bei o’ =1,027 und p =1,028, somit einem Dichteunterschied von 1073,

wird ¢= - ¢,, die Fortpflanzungsgeschwindigkeit der internen

Wellen ist rl;nd 45mal kleiner als die der Wellen an der freien Oberfliche.
Strombahnen und Orbitalbahnen bei einer fortschreitenden inneren Welle
an der Grenze zweier Fliissigkeiten sind nach V. BJERKNES in Abb. 75
gegeben.

In den meisten Fillen, die in der Natur vorkommen, wird die untere
und die obere Fliissigkeit beschrankt sein (Dicke ihrer Schichten 4 und %),
so daB neben der inneren Grenzfliche in der Hohe A-}-A iiber dem Boden
eine freie Oberfliche da ist. Die Grenzbedingungen an beiden Flichen

ergeben als Bedingungsgleichung zwischen ¢ und » ———2—; die Gleichung:

1 Lams: Hydrodynamik, 2. Aufl., § 231ff.
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ct (coth ¥ cothxh + Q—) — ¢*(coth #/' + coth k) & +
¢ "\ g2 * (9' 20)
T
Q) #2
Das ist eine quadratische Gleichung in ¢?; es gibt somit zwe: Wellen-
systeme, die bei vorgeschriebener Wellenlinge moglich sind. Thre Be-
deutung erkennt man, wenn man besondere Fille behandelt.

¢

Abb. 75. Strombahnen und Orbitalbahnen bei einer fortschreitenden Welle an der Grenzfliche
zweier Fliissigkeiten.

Ist die Tiefe der unteren Fliissigkeit grof gegen die Wellenlinge,
so ist x»/ groB, fiir coth x4 kann 1 gesetzt werden und die Wurzeln der
obigen Gleichung sind

2 _ 82 o 0=¢  gh
C‘_Zﬂ und Cg~qcothxh’+9’ 27 (9. 21)

Die Fortpflanzungsgeschwindigkeit ¢: ist dieselbe wie im Falle
einer einzigen Flissigkeit, die Wellenamplitude ist an der Oberfliche
am groften, die Verschiebung der Teilchen nimmt rasch mit der Tiefe
ab. Beim zweiten Wellensystem handelt es sich um Wellen, die an der
gemeinsamen Grenzfliche ihre groBte Ausbildung besitzen, also eigent-
liche interne Wellen. Die Amplitude an der freien Oberflicheist klein und

im Verhaltnis zu jener an der Grenzfliche durch den Wert — (£ — I) e—*¥

gegeben. Wenn sich p von ¢’ wenig unterscheidet, ist dies eine sehr
kleine Zahl.
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Handelt es sich, wie es bei internen Wellen zumeist der Fall ist,
um lange Wellen, so ergibt die Beziehung (9. 20) mit einigen erlaubten
Vernachldssigungen als Wurzeln:

N , 2 "\ hH
=gk +4) und 02=<I—%)mg.. (9.22)

Auch hier gibt ¢; die Fortpflanzungsgeschwindigkeit von Wellen
an der Oberfliche, wie wenn nur eine Fliissigkeit der Hohe (24-4") vor-
handen wire, ¢, gibt die Geschwindigkeit der internen Wellen; sie ist
unabhingig von der Wellenlinge, nur abhingig vom Dichtesprung und
hauptsichlich von der Dicke A’ der Deckschicht®. Folgender Tabelle kann
man fiir einen Dichtesprung von 2.1073 und verschiedener Dicke der
Deckschicht die Geschwindigkeit der internen Wellen entnehmen;
auBerdem ist die Linge der Wellen angegeben, wenn die Periode 1 Stunde
betrigt. .

Fortpflanzungsgeschwindigkeit interner Wellen bei einem
Dichtesprung 2.10—3.

Hohe der Deckschicht. . . 235 50 100 200 300 400 m

C. in cmfsec . . . . . .. 65 100 135 185 225 260 cm/sec
Bei T=1 St. Wellenldnge . 2,3 3,6 4,9 6,7 8,2 0,4 km
Diese Tabelle zeigt, da3 die internen Wellen etwas lingerer Periode —
und nur solche kann man mit genfigender Genauigkeit feststellen — stets
sehr lang sind, und daB es sehr sorgfiltig angestellter, systematischer
Beobachtungen bedarf, um sie zu erfassen.

Bisher sind ozeanische interne Wellen durch fortlaufende Serien-
messungen mehrfach nachgewiesen worden, in erster Linie durch HEL-
LAND-HANSEN und Fr. NansEN® im Norwegischen Meer und im Nord-
atlantischen Ozean, spiter auf den Ankerstationen der ,,Meteor®-
Expedition. Insbesondere die Beobachtungen auf der Ankerstation 288,
die DEFANT? bearbeitet hat, zeigen deutlich an der Sprungschicht in etwa
90 m Tiefe das Vorhandensein von groBen internen Wellen langer Periode,
die an die Gezeitenperiode erinnert (Abb. 76, obere Kurve). Sie waren
iiberlagert von Wellen kiirzerer Periode (21/4 Stunden, Abb. 76, untere
Kurve), die wohl freie Wellen an der Diskontinuitatsfliche waren und
als eine den Meereswellen an der Oberfliche analoge Evscheinung an der
Sprungfliche aufzufassen sind. Die Geschwindigkeit dieser Wellen er-
gibt sich bei einem Dichtesprung von 2.10 3 und A’=9om zu etwa

1 Bei einigermafen groBem % reduziert sich ¢2 auf (1 - %)gh',

2 HerranD-HANsSEN, By. and NaNsEN, Fr.: The Norwegian Sea. Report
on Norw. Fish. and mar. Inv. Bd. 2. 1909. — The eastern North-Atlantic.
Geofys. Publ. Bd. 4, Nr. 2. 1926.

3 DEFANT, A.: Bericht iiber kurzperiodische Schwankungen von Tem-
peratur und Salzgehalt in den obersten Wasserschichten des Ozeans. Ber. d.
Deutschen Atlantischen Expedition auf ,,Meteor®, 1925—1927, S. 286.
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130 cmy/sec; die Linge der Wellen war demnach rund 1ot/, km. Ur-
sachen fiir die Erregung solcher Wellen gibt es viele: geringe Stérungen
an der Oberflache des Meeres (Luftdruckschwankungen, Windst6Be usw.),
die im Rhythmus der Periode vorkommen, vermégen sie mit betricht-
licher Amplitude zu erzeugen. Die Diskontinuititsfliche ist aber stets
der Triger der internen Wellen.

DaBl Wellenbewegungen groBen Stils an inneren Grenzflichen vor-

21 27 Zg” 2L kommen,steht!etzt
o",,ﬁ L4 7242 ¢ 681 73,;2 ¢t 641 7z{%zj ¢  wohl fest. In vielen
T

C S 57 37 i vl 525254 93 & )| Fillen ist nach-

17— .
73 © | gewiesen worden,
2 daB neben den klei-

72,7~ /;\ % \\ { mneren Wellen auch
10 \ .

\ solche groBerer Pe-
19} 1 ni
A / “ riode  vorhanden

%7 / \ / \ 7 \\ | sind, die, wie es den
186 A / Anschein hat, Ge-
16",5 F j\w i NG | zeitencharakter be-

| sitzen. Ob es sich

154
(8 in diesen Fillen um
[ 1 wirkliche Gezeiten-
+05) 1 wellen (hervorge-
j \ rufen durch direkte
ol ‘\Uf\ /\/;#"'\ A f\ n ﬂ A !\ /\i \ /\[\ 1 Einwirkung  der
V Y V VU U Y V U v L fluterzeugenden
ot 1 Krifte auf die
L o Grenzfliche) han-
ere

735719 B% 7779_ 7 2325 27 29 3 83 35 37]  delt,stehtnicht fest,

s 1 7zhz Y6 e ikt 4 66 m 1zhz 4 ¢ manchesspricht da-

T
znmwer I A gegen. Auf eine
Abb. 76. Analyse der Serienbeobachtungen auf der ,,Meteor'‘-Anker- o 10 .
station 288. (Qbdere Kurve: Schwankungen langer Periode mit Ge- MOghChkelt der

zeitencharakter; wntere Kurve: Freie Wellen an der Sprungfliche Ausbﬂdung von

(Periode etwa 2!/, Stunden). Verschiebungen der
Grenzfliche, denen dann der scheinbare Charakter von inneren Wellen
zukommt, mdochte ich kurz hinweisen.

Nach den Ausfijhrungen in Kapitel VI ist die Neigung einer Grenz-
fliche zwischen zwei Wasserkorpern in stationdrer Lagerung fest ge-
geben, wenn Aufbau und Strémungen die Beziehung (6. 8) erfiillen.
Nimmt man die untere Wassermasse als bewegungslos (v=0) an, dann
ist die Hohe 4 der Grenzfliche in einer Entfernung L vom Schnitt mit der
Horizontalen gegeben durch
Lo«
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Andert sich die Stromgeschwindigkeit der oberen Wassermasse, so dndert

sich auch %, und zwar ist
dn="E 4y,
gd—«
Nimmt man

I=10"4, —°

—— =10% und 4v =20 cm/sec,
o« —

dann wird dh=2.10"3 L oder in einer Entfernung von L=10 km ist
dh=20m. Periodische Schwankungen der Stromgeschwindigkeit in der
leichten Deckschicht sind demnach von ganz bedeutenden Verlagerungen
der Grenzfliche begleitet. Dall aber solche periodische Schwankungen
in der Richtung und in der Geschwindigkeit der Oberflichenstrémungen
(Gezeitenstréme) vorhanden sind, steht auBer Zweifel. Die Schwan-
kungen der Grenzfliche wiren aber dann nur indirekt durch die Ge-
zeitenkrifte bedingt.

Interne Wellen kénnen in abgeschlossen Wassermassen auch als
stehende Wellen ausgebildet sein. Thre Periode ist dann durch

2/ e [ 1 I
r,=2) =it 7) 9-23)

gegeben. Solche interne stehende Wellen miissen in Seen und Meeres-
buchten (Nebenmeere), in denen eine Sprungschicht eine lange Zeit
des Jahres vorhanden ist, eine weit verbreitete Erscheinung sein. E.
M. WEDDERBURN® hat fiir schottische Seen, F. M. EXNER? fiir den Wolf-
gangsee solche interne Wellen nachgewiesen und ihre Periode n#her
ermittelt; die Ubereinstimmung mit der Theorie war befriedigend. Daf}
auch hier natiirlich die Beckenform EinfluB auf die Schwingungsdauer
hat, ist selbstverstandlich; WEDDERBURN hat deshalb die CHRYsTALsche
Theorie auch auf innere Wellen angewendet. Bekannt sind die inneren
Wellen, die Otto PETTERssoN?® im Gulmarfjord der bohuslinischen
Kiiste wihrend der Zeit vom 30. Januar bis zum 25. Médrz 1909 fest-
stellte: An der ausgesprochenen Grenzfliche zwischen leichtem Fjord-
wasser (0=23) und schwererem Wasser aus dem Skagerrak (6=27) waren
Schwingungen einer Hauptperiode von 14 Tagen und einer Amplitude
von rund 25 m vorhanden. WEDDERBURN hat sie als stehende Wellen
eines einseitig offenen Beckens gedeutet, und die Rechnung hat seiner
Vermutung recht gegeben: Die Linge der Bucht ist 200 km, 4'=20m,
die Miindungsbreite 50 km: die theoretische Periode der Hauptwelle
ist dann bei =100 m bzw. 200 m 13,9 bzw. 14,2 Tage.

In Verbindung mit den internen Wellen steht die Erscheinung des
Totwassers. Es tritt da auf, wo sich vor FluBmiindungen oder im Be-

1 WEDDERBURN, E. M.; Trans. roy. Soc. Edinburgh, Bd. 29, S. 420, 1905;
Proc. roy. Soc. Edinburgh Bd. 28, 1907 und Bd. 29, 1900.

2 ExNER, F.M.: Sitzgsber. Akad. Wiss. Wien, Math.-naturwiss. KI.,,
Bd. 117. 1908. 3 Publ. d. Circ. Nr. 47. Kopenhagen 1909.
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reiche schmelzenden Treibeises eine seichte Schicht schwach salzigen
oder siiBen Wassers iiber solches von gréBeren Salzgehalt lagert. Schiffe,
die in langsamer Fahrt, wie Segler bei maigem Wind, sich durch diese
Oberschichte hindurchbewegen miissen, werden auf das empfindlichste
in ihrem Vorwirtskommen und im Kurshalten behindert und vermégen
die Fahrtgeschwindigkeit kaum auf 1 Knoten zu halten. Die Schiffer
haben den Eindruck, als ob sie die ganze Oberschicht mit sich schleppen
miiBten. Auffallenderweise werden Dampfer und Segler, die mehr als
4 bis 5 Knoten Fahrt machen, vom Totwasser nicht erfasst. Diese Er-
scheinung ist iiberall in den norwegischen Fjorden bekannt, seltener in
der Ostsee und im Kattegat, aber auch in der Kongomiindung kennt man
sie. Versuche, die W. EKMAN? vorgenommen hat, lassen keinen Zweifel
iber die Ursache des Totwassers. Bei Bewegung des Schiffes durch die
obere, seichte Deckschicht werden inunere Wellen erzeugt, deren Unter-
haltung die lebendige Kraft des Schiffskérpers aufzehrt. Nur wenn das
Schiff seine Geschwindigkeit so weit hinaufsetzen kann, daBl die an sich
kleine Fortpflanzungsgeschwindigkeit der inneren Wellen tiberschritten
wird, dann entstehen keine inneren Wellen und es gibt kein Totwasser.
In theoretischer Hinsicht ist schon frither erwihnt worden, dafl im

System zweier iibereinanderlagernder Fliissigkeiten zwei Wellengattun-

gen erzeugt werden koénnen, deren Lingen 1 = 2/—7 mit der Fortpflan-

zungsgeschwindigkeit ¢ der Stérung durch die Beziehungen (9. 21) ge-
geben sind. Man kann leicht zeigen, daB in der zweiten Gleichung bei
gegebenem ¢ (Geschwindigkeit des Schiffes) 4 nur reell ist, wenn

2L 9—;—9— gl ist. Es gibt also nur Totwasser, wenn ¢ unter diesem Wert

liegt. Ubersteigt ¢ diesen Wert, dann wird nur eine Gattung von Wellen
(jene an der Oberfliche) erzeugt, und der Wellenwiderstand ist praktisch
derselbe, wie wenn nur eine einzige Fliissigkeit vorhanden wire. Wenn
¢ unter den kritischen Wert fillt, entstehen an der Grenzfliche innere
Wellen, bei denen die Amplitude an der gemeinsamen Grenzfliche sehr
groB sein kann. Dann ist auch der Wellenwiderstand bedeutend grof3er,
als wenn nur eine Fliissigkeit da ist.

X. Die Gezeiten und die Gezeitenstrome.

1. Ubersicht iiber die Theorie der Gezeiten.

Die das ganze Weltmeer umfassende Erscheinung der Gezeiten,
charakterisiert durch ein periodisches Steigen und Fallen des Wasser-
spiegels, durch den regelmiBig vor sich gehenden Wechsel von Ebbe und

1 ExkMaN, W.: On dead-water. Scient. Res. of the Norw. North Polar
Exp. Part. 14. Christiania 1904. — Uber Totwasser. Ann. Hydr. u. mar.
Meteor. 1904, S. 562.
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Flut, ist eines der groBartigsten Phinomene unseres Erdballs. Es ist
die einzige Erscheinung, die mit voller Sicherheit auf die Einwirkung
kosmischer Krifte zuriickzufithren ist. An sich ist die Ebbe und Flut
an einer freien Kiiste des Ozeans eine relativ einfache Erscheinung, die
dort, wo sie kriaftig auftritt, schon frithzeitig den Schiffahrt treibenden
Menschen auffallen muBlite. Zu einem der schwierigsten Probleme der
Geophysik wird sie erst, wenn man versucht, in das ganze System der
Gezeitenerscheinungen, insbesondere was ihre geographische Verbreitung
betrifft, einzudringen. Die Beeinflussung der Ebbe und Flut durch die
auBerordentlich komplizierte Land- und Meerverteilung verwickelt,
wenn auch dies vollig gesetzmiBig vor sich geht, das Phinomen derart,
dafl man bis heute noch von keiner in jedem Punkte befriedigenden
Losung desselben sprechen kann. Die klassischen Arbeiten der hervor-
ragendsten Gelehrten, von NEWTON und DANIEL BERNOULLI angefangen,
bis herab zu LAPLACE und GEORG HOwARD DARwWIN haben in erster
Linie nur theoretischen Wert. Sie haben uns mit groBer Vollkommenheit
das Kriftesystem, auf das die Gezeiten zurtickzufithren sind, kennen
gelernt, sie haben die wichtigen dynamischen Grundsitze aufgestellt,
die fiir ein Verstindnis und eine Erklirung der durch die fluterzeugenden
Krifte bedingten erzwungenen Schwingungen einer abgeschlossenen
Wassermasse, wie es das Weltmeer als Ganzes ist, unbedingt zu bertick-
sichtigen sind. Aber eine direkte Anwendung dieser grundlegenden
theoretischen Ergebnisse auf die tatsdchlichen Verhiltnisse der be-
obachteten Gezeiten ist schwierig und ergab nur ganz allgemeine Ge-
sichtspunkte, die zwar nicht entbehrt werden konnen, aber doch in
Anbetracht der Kompliziertheit der Erscheinungen nicht vollauf be-
friedigten.

Ich will hier nicht niher auf die ,,Gleichgewichtstheorie” und auf
die ,,dynamische Theorie’" der Gezeiten eingehen. Man findet ausge-
zeichnete Darstellungen dariiber in fast allen Lehrbiichern der Hydro-
dynamik?, insbesondere méchte ich verweisen auf die Darlegungen von
A. PrEY, der im 4. Bande dieser Naturwissenschaftlichen Monographien
und Lehrbiicher? eine ausfiihrliche und sehr klare Ubersicht iiber die
mathematischen Theorien der Gezeiten gegeben hat. Im folgenden méchte
ich in einigen Abschnitten auf eine neuere Betrachtungsweise und auf
neue Erklirungsversuche der Gezeiten einzelner Meeresteile niher ein-
gehen, die, véllig auf dem Standpunkte der dynamischen Theorie stehend,
mehr von geophysikalischen Gesichtspunkten aus die tatsichlichen
Verhiltnisse, wie sie in der Wirklichkeit vorkommen, beriicksichtigen
und deshalb auch unser Verstindnis der Meeresgezeiten und ihrer geo-
graphischen Ausbildung wesentlich geférdert haben.

rZ. };._I;AMB: Lehrb. d. Hydrodynamik, 2. Aufl., § 168—225.
2 Prey, MaiNka und Tawms: Einfilhrung in die Geophysik. Naturwiss,
Monogr. u. Lehrbiicher. Berlin: Julius Springer 1922.
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2. Gezeiten in Buchten und Kanilen (Nebenmeeren).

Kanalférmige Meeresteile, die durch eine mehr oder minder groB3e
Offnung mit dem freien Ozean in Verbindung stehen, zeigen hiufig
Gezeiten, die recht kompliziert erscheinen und scheinbar wenig mit den
Gezeiten des offenen Meeres zusammenhingen. Das meiste, was wir
iiber den Gezeitenablauf wirklich kennen, ist in der Hauptsache auf
solche kleine Meeresteile beschrinkt; in diesen ist es eben noch méglich,
einerseits aus den Beobachtungen an nicht zu weit voneinander abstehen-
den Kiistenorten, anderseits bei der zumeist geringen Tiefe auch aus den
Ermittlungen der Gezeit fiir kiistenferne Punkte und aus Gezeitenstrom-
messungen an solchen sich ein detalliertes Bild des Gezeitenablaufes zu
entwerfen. Dadurch sind aber Meeresteile bis zur Gré8e kleinerer Neben-
meere, die Buchten- oder Kanalform aufweisen, einer etwas genaueren
mathematisch-physikalischen Erfassung und Behandlung des Problems
der Gezeiten zuginglich®. Die Faktoren, die bei der Ausbildung der
tatsachlichen Gezeitenerscheinung im wesentlichen mitspielen, sind vier:
I. die Einwirkung der fluterzeugenden Krifte, 2. das Mitschwingen
der fast abgeschlossenen Wassermasse mit den Nachbargebieten (offener
Ozean), 3. die Einwirkung der Erdrotation und 4. der EinfluB der Reibung
(Turbulenz- und Grenzflichenreibung).

Die entsprechenden Differentialgleichungen der Bewegung wiren
zusammen mit der Kontinuititsgleichung im allgemeinsten Fall unter
Beriicksichtigung dieser vier Faktoren zu integrieren. Erdrotation und
Reibung erscheinen als Faktoren zweiter Ordnung, und, wenn sie auch
einen stark modifizierenden Einflul auf dasschlieBliche Bild der Gezeiten
ausiiben, ist es zunichst empfehlenswert von ihnen abzusehen. Die
Gezeiten in einem langgestreckten Meeresbusen sind dann zweifachen
Ursprungs:

1. Die in der Langsrichtung des Kanals wirkende Komponente der
periodischen fluterzeugenden Kraft ruft horizontale und vertikale Wasser-
versetzungen hervor, die den Bewegungsgleichungen und der Kontinui-
tatsgleichung langer Wellen geniigen miissen. Zur ersten der Gleichungen
{9. 16) kommt in diesem Falle noch die periodische Kraft X=f cos(c¢ +¢)

hinzu; hierbei ist é die maximale Hubhshe nach der ,,Gleichgewichts-

theorie und T:Z—;—T die Periode der fluterzeugenden Kraft. Man

nennt diesen Anteil die selbstindige Gezeit des Meerbusens.
2. Ist im freien Ozean vor der Miindung des Meerbusens eine Gezeit
mit bestimmter Amplitude und Phase vorhanden, so veranlaBt diese

* Eine Zusammenfassung der bei diesen Untersuchungen angewandten
Methoden und die Ergebnisse der Anwendung auf eine groBe Zahl von Neben-
meeren hat A. DEFANT in ,,Gezeitenprobleme des Meeres in Landnédhe’* ge-
geben. Probleme der kosm. Physik, Bd. 6. Hamburg 1925.
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ein Mitschwingen der Wassermassen des Meerbusens. Die horizontalen
und vertikalen Bewegungen miissen hier mit den entsprechenden Grenz-
bedingungen an der Miindung den Gleichungen (9. 16) geniigen. Die
Perioden dieser Mitschwingungsgezeiten sind natiirlich identisch mit
jenen der fluterzeugenden Krifte; denn auch die Gezeiten im freien Ozean
sind durch diese erregt worden; aber die Phasen kénnen und werden in
den meisten Fillen Unterschiede aufweisen ; sie sind es, die die Trennung
zwischen Mitschwingungs- und selbstandiger Gezeit notwendig machen.

Selbstindige und Mitschwingungsgezeit haben den Charakter von
stehenden Wellen, solange im Kraftausdruck X =fcos (¢ +¢) die Am-
plitude f als Konstante angesehen werden kann, was fiir nicht zu lang
ausgedehnte Meere ohne weiteres erlaubt ist. Beide Komponenten sind
erzwungene Wellen, hingen deshalb in ihren Amplituden und im Gang-
unterschied in erster Linie ab vom Verhiltnis der Periode der freien
Schwingung des Systems zu jener der Kraft 7,:7, =». Schon der
einfache Fall eines rechteckigen Meeresbeckens der Linge ! und der
konstanten Tiefe % zeigt die charakteristischen Eigenschaften dieser
beiden Teilgezeiten. Bedeutet y=x// und ist y =0 am geschlossenen
Ende und 1 an der Miindung in den freien Ozean, so sind die horizontalen
und vertikalen Verschiebungen der Wasserteilchen & und # durch folgende
Gleichungen gegeben:

Selbstandige Gezeit: Mitschwingungsgezeit:
e 2f  ovm o Y e Isinvay .
5= cosyn S, ysinyw (I ;) cos(gt+¢& §= ZTrfh cos v 08 (gl 4 &)
ol -
r):M_mnwr(y—«I)cos(at—i—e) nzgﬁcﬁ’ﬂcos(m_f_é)_

27 gCcosvn cos rm

Abb. 77 zeigt die Amplitudenverteilung # fiir beide Komponenten
(Langsschnitt des Beckens bei Hoch- bzw. Niedrigwasser) fiir ver-
schiedene Werte von ». Resonanz (Anwachsen der Amplituden zu theo-
retisch unendlich grofen Werten) tritt in beiden Fillen ein, wenn » die
Werte */,, %/2, 3/., - ...usw. annimmt. Die Amplitude der selbstindigen
Gezeit erweist sich als proportional der Quadratwurzel aus der Tiefe
der Wassermasse % und ist im allgemeinen recht klein, mit Ausnahme
natiirlich in unmittelbarer Umgebung der Resonanzwerte. Da die Am-
plituden der Gezeit an der Miindung in den freien Ozean Z meistens er-
hebliche Werte aufweist, gibt in den meisten Fillen die Mitschwingungs-
gezeit den Ausschlag.

Fiir unregelmiBig geformte Meeresbecken gibt die numerische Inte-
grationsmethode, die frither zur Ermittelung der Eigenperiode ganz
abgeschlossener Wassermassen benutzt wurde, die Moglichkeit die
Liangsschwingungen der selbstindigen Gezeit und der Mitschwingungs-
gezeit ohne die geringste Schematisierung der Gestaltverhiltnisse zu
berechnen. Es sind daher hier gute, mit den Beobachtungen iiberein-

Defant, Ozeanographie. 13
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stimmende Ergebnisse zu erwarten, wie es tatsachlich auch die An-
wendungen der Methode beweisen. Die Gleichungen, die zur Be-
rechnung von &, und 7, aus den Werten des vorhergehenden Quer-
schnittes &; und #: zu beniitzen sind, haben hier folgende Form:

- - AJH
2= [ (’71+ S +T>”g]7
( ) (r0.1)
N, =1+ E +JH und 92”‘QX 71?1}2.

Die zu erfiillenden Grenzbedingungen sind bei der selbstindigen Ge-

zeit, dal am ge-
Geschlossengs

Geschiossenes Ende Miindurg schlossenen Ende
Minaung 7 {7 h (Querschnitt o)

£=o0 und am of-
fenen Ende (Miin-
dung) 7 =o0 ist.
Fir AH ist der

- Ausdruck é Axzu

setzen.

Fir die Mit-
schwingungsgezeit
gelten  dieselben
Gleichungen, nur
istinihnen4H =o
zu setzen (s. Glei-
chungen (9. 18)).

Abb. 77. Amplitudenverteilung der selbstindigen Gezeiten (links) und .
der Mitschwingungsgezeiten (rechts) eines rechteckigen Meeresbeckens Als Grenzbedin-

gleichférmigen Tiefe. gungen sind hier

am geschlossenen

Ende £ =0 und % willkiirlich zu wihlen; am Schlusse der Rechnung

ist dann die Ubereinstimmung mit der duBeren Gezeit auf einfache
Weise durch einen Reduktionsfaktor herbeizufiithren.

Voraussetzung der Methode war bisher, daf3 im betrachteten Meeres-
becken die fluterzeugende Kraft in der Richtung des Talweges des
Beckens tiberall synchron wirkt. Man erkennt sofort, da3 man die Kraft
langs des Talweges bei langen und beliebig geformten Kandlen, wo sie
nicht synchron und iiberall gleichgerichtet ist, leicht in zwei periodische
Komponenten mit vorgeschriebener Epoche zerlegen kann (z. B. mit
den Epochen o* und 3" beziiglich eines fixen Meridians)’. Diese Partial-
krifte sind dannsynchron, und die Rechnung kann wie frither angegeben

1 R.v. STERNECK bezeichnet diese Zerlegung in synchrone Teile die
,,Zerlegungstheorie der Gezeiten‘.



durchgefiihrt werden. Die AH koénnen hier fiir die Mittelpunkte aller
Querschnitte aus den Gleichungen der Gleichgewichtstheorie fiir die
Erhebung H der Niveaufliche iiber der Gleichgewichtsfliche leicht
bestimmt werden.

Die Ergebnisse der Berechnungen fiir die einzelnen Teilkomponenten
miissen dann natiirlich mit ihren entsprechenden Epochen zusammen-
gefalit werden und ergeben sodann die Ldngsschwingung des Beckens
unter Einwirkung aller in Betracht gezogenen Faktoren. Bei diesen
theoretischen Uberlegungen ist zu beachten, da3 das Ergebnis der Theorie,
daB die Wassermassen dieser einseitig offenen Meeresbecken bei der
selbstdndigen Gezeit und bei der Mitschwingungsgezeit nur in Form
stehender Wellen reagieren, an die Annahme einer fotalen Reflexion der
Wellen an der inneren Begrenzung des Beckens gebunden ist. Wenn
durch Energieverluste oder durch andere Umstinde die Reflexion nicht
total ist, dann haben die Mitschwingungsgezeit und die selbsténdige
Gezeit nicht mehr die Formstehender Welle allein, sondern sie ergeben sich
als die Superposition zweier orthogonaler stehender Wellen (Phasen-
unterschied gleich I/, der Periode); die Mitschwingungsgezeit hat so
den Charakter einer einfachen stehenden Welle eingebiiit. Die Gezeiten-
verhiltnisse sind dann, wie DEFANT® letzthin an einigen einfachen Bei-
spielen zeigen konnte, wesentlich komplizierter als bei totaler Reflexion.

Nach den dargelegten Methoden sind bisher eine groBe Zahl von
Nebenmeeren niher untersucht worden und stets haben die manchmal
recht verwickelten Gezeitenerscheinungen derselben, namentlich was
die Langsschwingungen betrifft, eine vollauf befriedigende Erkldrung
gefunden. ,

Wie ausgezeichnet die Ubereinstimmung zwischen Beobachtung und
Theorie sein kann, moge bei dem allerdings besonders einfachen Fall des
Roten Meeres die Abb. 78 zeigen. Das Rote Meer kann als ein recht
einfach gebauter, einseitig mit dem Arabischen Golf in Verbindung
stehender Kanal von relativ einfach morphologischem Bau aufgefalit
werden. Die mittlere Tiefe desselben ist 476 m, seine Linge von der
Miindung in der StraBe von Bab-el-Mandeb bis zur Spitze der Sinai-
Halbinsel 1950 km. Die Eigenperiode des ganzen Kanals ergab sich,
nach mehreren Methoden? berechnet, zu rund 13 Stunden, kommt also
der Periode der halbtigigen Gezeiten recht nahe. Die Halbtagsgezeiten
werden deshalb kriftig, die Eintagsgezeiten weniger stark in Erscheinung
treten. Dies zeigen auch die Beobachtungen. Die Zusammenfassung
der fiir die Partialtiden M, und K berechneten Mitschwingungs- und

1 DEFANT, A.: Mitschwingungszeit und Gezeitenreibung. Ann. Hydr.
u. mar. Meteor. 1928, S. 274.

2 DEFANT, A.: Untersuchungen iiber die Gezeitenerscheinungen in
Mittel- und Randmeeren, in Buchten und Kanilen, 2. Teil. Die Gezeiten des
Roten Meeres. Denkschr. Wien. Akad., Bd. 6. 1919.

13*
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selbstindigen Gezeiten, die durchschnittlich wie 1:3 bzw. wie 1:4
stehen, ergaben Verteilungen von Amplitude und Phase, wie sie in der
Abb. #8 gegeben sind; hierbei sind die Amplituden bei Phasen zwischen
1800 und 360° auf der negativen Ordinatenachse eingetragen worden,
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Abb. 78. Beobachtete und theoretische Gezeiten des Roten Meeres.

um den Gegensatz
in den einzelnen
Teilen des Meeres
besser hervortre-
ten zu lassen”.
Die Kreuze (+)
geben die Ampli-
tude und Phase
von M, und K;
fiir einzelne Sta-
tionen nach den
Werten der har-
monischen Ana-
lyse, die FRr. VER-
CELLI® abgeleitet
hat. Die Uberein-
stimmung  zwi-
schen Theorie und
Beobachtung ist,
wie man sofort er-
kennt, in Anbe-
tracht, daB3 die
Werte der harmo-
nischen Analyse
sich auf relativ
kleine Beobach-
tungszeitraume

beziehen, befriedigend. Die Langsschwingung des Roten Meeres erklart
sich also véllig aus der Uberlagerung von selbstindigen Gezeiten und
Mitschwingungsgezeiten mit den grofen Gezeiten im Golf von Aden.
Da letztere die bedeutenderen sind, erkennt man, daBl viel Gezeiten-
energie von auflen bezogen wird und nicht, wie noch KrRUMMEL? glaubte,
vom Arabischen Meer her kein oder nur sehr wenig Gezeiteneinflul auf
die Wassermassen des Roten Meeres iibergeht.

* DEFANT, A.: Gezeiten und Gezeitenstromungen im Roten Meer. Ann.

Hydr. u. mar. Meteor. 1926, S. 185.

2 VERrCELLI, FR.: Ann. idrogr.,

Bd. 11. Genova 1925.

3 KrimMmeL: Handb. d. Ozeanographie, 2. Aufl. Bd. 2, S. 382,
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3. Der Einflufl der Erddrehung auf die Gezeiten.

Auf die mit den vertikalen Gezeiten verbundenen horizontalen
Wasserverschiebungen wirkt die ablenkende Kraft der Erdrotation; da
die Verschiebungen innerhalb einer Gezeitenperiode die Richtung dndern,
bedingt die Erddrehung insoweit eine tief eingreifende Modifikation der
Gezeitenwelle, als nun die Erscheinung als dreidimensional aufgefaBt
werden muB. Die allgemeinen Bewegungsgleichungen nehmen dann die
allgemeinere Form (5. I) an; zu ihnen kommt noch die Kontinuitits-
gleichung in der Form (4. 9), bzw. bei verinderlicher Tiefe % in der Form
(5 5) hinzu. Bezeichnet man mit { die vertikale Verlagerung der Wasser-
oberfliche vom Gleichgewichtsniveau aus, so lassen sich diese Glei-
chungen leicht in die Form (10. 2) bringen (! =2wsin ¢):

QZ ly= — n&

0t S ox Q; _ (ahu é)hv). (10. 2)
ov Ly = g@j ot ox 9y

ot oy

Eine Integration derselben 148t sich fiir einige einfache Fille geben.
Lord KELVIN® hat gezeigt, daB fiir einen unendlich langen, geraden
Kanal konstanter Tiefe die Gleichungen (10.2) durch (0. 3) befriedigt
werden.

l
ot <’ cos (ot — nx), uzgf, U=0, (r0.3)

r=

"y~

wobei ¢ =}gh ist. Die Fortpflanzungsgeschwindigkeit der Welle wird
durch die Erddrehung somit #nicht beeinfluBt. Der Exponentialfaktor
bei der Amplitude zeigt aber, daB diese und mit ihr die horizontale Ge-
schwindigkeit % von der einen Seite des Kanals zur anderen abnimmt,
und zwar hat jene Seite die kleinere Amplitude, die in bezug auf die
Rotation nachfolgt. Ist die Breite des Kanals 3, so sind die Amplituden

Z
auf beiden Seiten ¢, und £, ¢ ¢ °. Numerische Beispiele mogen den
EinfluB der Erddrehung veranschaulichen: Fiir l=2w =1, 456 X 10—*
(also am Pol), g=9,82m/sec® und % =50m, wird ¢ =22,1m/sec und
daraus folgt

bei einer Breite des Kanals b: 10 100 1000 km
ot 1,0 1,0 1,0

l
boexp — = b: 0,04 0,51 0,002 ,

Das Verhéltnis der horizontalen Geschwindigkeit in der Léangsrich-
tung des Kanals — Querstrémungen gibt es nicht — ist dasselbe. Man
erkennt®, daBl bei zunehmender Breite des Kanals das Fortschreiten

t Siehe LamB: Hydrodynamik, 2. Aufl., § 207.
2 Die Werte der obigen Zahlenfolge gelten auch fiir andere geographische
Breiten, wenn die Breite des Kanals im Verhéltnis zu sin ¢ vergréBert wird.
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der Gezeitenwelle sich praktisch auf die eine Seite des Kanals beschrankt.
Die Wellenkdimme pflanzen sich aber im ganzen Wellenbereich stets
senkrecht zur Langsrichtung des Kanals fort.

Fiir einen Kanal mit Tiefen, die von der Breite desselben abhingen,
hat J. PROUDMAN’ eine Losung der Gleichungen (1o0.2) gegeben; in
einem solchen Kanal treten natiirlich nun Querstromungen auf, die an
den Kanalrindern verschwinden miissen. Die Gezeitenstrémungen
nehmen also hier den Charakter von Drehstromen an, die in der ganzen
Kanalbreite nicht im gleichen Drehungssinn durchlaufen werden.

Die Theorie der Gezeitenwellen in einem rotierenden, einseitig ge-
schlossenen Kanal konstanter Tiefe hat G. I. TAYLOR® gegeben. Wenn
auch nur in den einfachsten Fillen eine praktische Benutzbarkeit seiner
Lésung vorhanden sein diirfte, so zeigt sie doch, wie die Gezeitenerschei-
nungen unter genauer Beriicksichtigung der Erddrehung sich im Innern
eines Meerbeckens gestalten. Die TAvLorschen Entwicklungen hier
wiederzugeben ist unmdglich, der Grundgedanke ist folgender: Wenn
keine Rotation vorhanden ist, ergeben die eindringende und die reflek-
tierte Welle einfacher Form als Schwingung des einseitig offenen
Kanals eine stechende Welle. Bei Rotation hat aber die eindringende
Welle die Form einer KELvVINschen Welle. Es zeigt sich, daB die Reflexion
einer solchen Welle an einem geschlossenen Ende des Kanals nicht mehr
in so einfacher Weise vor sich gehen kann, wie im Falle keiner Rotation.
Denn die Superposition zweier in entgegengesetzter Richtung wandern-
der Wellen KELvINschen Typus geben an keiner Stelle des Kanals auf
einem Querschnitt {iberall eine horizontale Wasserbewegung Null, wo
dann eine feste Schranke ohne Stérung der Wasserbewegung gesetzt
werden kénnte. Es wird deshalb im innersten Kanalteil bei totaler
Reflexion eine Abweichung von den sonst einfachen Verhiltnissen ein-
treten, und dieses Stérungsgebiet wird sich vom Innern tiber einen be-
stimmten Teil des Kanals ausdehnen, der von der Periode der Welle und
der Breite des Kanals abhingig ist.

Die theoretischen Ergebnisse TAYLORs? sind recht verwickelt und
tiberblickbar nur dann, wenn fiir spezielle Fille numerische Beispiele
durchgerechnet werden. TAYLOR hat selbst einen Fall mitgeteilt; er
entspricht angendhert der Nordsee: Rechteckige Bucht 53° NBr., Breite
465 km, Tiefe 74 m. Abb. 79 gibt die Verteilung der Flutstundenlinien
und der Hubhéhen der Halbtagsgezeit in der etwa doppelt so langen wie

t ProupMAN, J.: Tides in a channel. Philosiphic. Mag., Bd. 49. 1925.

2 TAYLOR, G. I.: Tidal oscillations in gulfs and rectangular basins. Proc.
Math. Soc. London, Ser. 2, Bd. 20. 1920.

3 Eine einfachere mathematische Darstellung findet man in DEFANT, A.:
Gezeitenprobleme des Meeres in Landnihe. Probleme der kosm. Physik,
Bd. 6. Hamburg 1925. ‘
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breiten Bucht. Die Verteilung der Flutstundenlinien ist duBerst charak-
teristisch. Die Gezeitenwelle lduft scheinbar entgegen dem Sinn des
Uhrzeigers (Nordhalbkugel) rund um die Bucht herum; ihre Fortpflan-
zungsgeschwindigkeit ist hierbei etwas groBer als die einer normalen
KerLvinschen Welle in einem Kanal gleichférmiger Tiefe. So entstehen

sternférmige Verteilun-
gen der Flutstunden-
linien, die man Amphi-
dromien nennt. Die an-
genommene Linge des
Kanals 1i6t zwei zur
Entwicklung gelangen;
die 4uflere entspricht
der normalen Uberlage-
rung zweier in entgegen-
gesetzter Richtung lau-
fender KEeLviNscher
Wellen, die innere, vor
der Begrenzung, ist an-
derer Art und auf ihr
Gebiet beschriankt sich
auch jener Teil der Ge-
zeitenwelle, der durch
die totale Reflexion am
Ende des Kanal gestort
erscheint.

Die gestrichelten Li-
nien geben die Vertei-
lung der Hubhghen: die
groften Werte findet
man an den Réindern
(Kiisten); mit Entfer-
nung davon nehmen sie
regelmalig ab; im Zen-
trum der Amphidromien
miissen sie ja Null wer-
den. Die Art der Ge-
zeitenstromungen gibt
Abb. 8o. Im 4duBeren
Teil der Bucht, wohin
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Abb. 79. Flutstundenlinien und Hubhéhen der Halbtagsgezeit

in einer etwa doppelt so langen wie breiten Bucht auf der rotie-

renden Erde (nach G.I. TavLor). Der Pfeil unter der Abb.
gibt die Richtung der Rotation.

keine Stérung durch das innere Ende des

Kanals reicht, verlaufen sie tiberall parallel der Kiiste; die #ulBere
Amphidromie ist somit entsprechend dem Aufbau der KEeLvinschen
Wellen frei von Querstrémungen, Die innere Amphidromie zeigt hin-
gegen Drehstrime, in denen die Querstérmungen um so kréftiger werden,
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je ndher man dem geschlossenen Ende des Kanals kommt ; hier verlaufen

sie dann wieder ganz parallel der Kiiste’.

Eine Losung der Differentialgleichungen fiir Becken variabler Tiefe
ist in Erweiterung der Ergebnisse TAYLORs bisher nicht gegeben worden.

]

N v
™~ s

~— //

Abb. 80. Gezeitenstréme (Stromfiguren) in den Gezeiten der
Abb. 79 (nach G. I. TAYLOR).

Trotzdem geben aber
seine Feststellungen wert-
volle Fingerzeige, wie
sich die tatsichlichen
Gezeiten erkldren lassen
und inwieweit Einzelhei-
ten auf eine Wirkung der
Erddrehung gesetzt wer-
den koénnen.

Eine angeniherte Be-
riicksichtigung der Wir-
kung der ablenkenden
Kraft der Erdrotation auf
dieWasserverschiebungen
der nach den frither dar-
gelegten Methoden ermit-
telten Lingsschwingun-
gen von Meeresbecken
unregelmaBiger Gestalt
lat sich in leichter
Weise angeben. Wenn
die horizontale Verschie-
bung in der Langsrich-
tung an einem Punkt des
Kanals &=£&, cos (ot -+ ¢€)
ist, dann ist die Ge-
schwindigkeit dieser Ver-
schiebung

u=0§, cos[a(t—i—%‘) + 8} .
Die ablenkende Kraft im

Betrage 2 wu sin ¢ wirkt
in horizontaler Richtung

senkrecht auf die Langsrichtung des Kanals. Die Resultierende aus Erd-
schwere g und ablenkender Kraft ist um den Winkel a gegen die Vertikale

geneigt, und es ist tag ¢ = 20509

#. Wenn nun die jeweilige Niveau-

1 Die Verteilung der Stréme iiber die ganze Bucht fiir vier Phasenzeiten
findet man in DEFaNT, A.: Grundlagen einer Theorie der Nordseegezeiten.

Ann. Hydr. u. mar. Meteor. 1923.
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fliche des Wassers stets senkrecht auf die resultierende Kraft stehen soll
(keine Querstrome), dann wird auch die Niveaufliche, die jeweilige
Meeresoberfliche, mit der Horizontalen den Winkel o einschliefen.
Aus den Werten # kann a stets berechnet werden und, da # periodisch
schwankt, wird auch die Wasseroberfliche quer zur Lingsrichtung ent-
sprechend diesen Schwankungen hin und her schaukeln. Die ablenkende
Kraft der Erdrotation erzeugt somit Querschwingungen, deren Ampli-
tuden an den Ktisten am groBten sind und bei einer Breite b des Kanals

aus Z tag a leicht bestimmt werden kénnen. Da # lings des Kanals

verschiedene Werte aufweist, werden die Querschwingungen nicht {iber-
all gleichen AusmaBes sein: An den Knotenlinien, an denen # ein Maxi-
mum erreicht, sind sie stets am stirksten ausgebildet. Gerade dort,
wo die Langsschwingung zurficktritt, treten sie somit am kriftigsten
auf und dadurch auch hier am deutlichsten in Erscheinung. Die Phase
der Querschwingungen ist gegen die der Lingsschwingung um ein Viertel
der Periode verschoben. Es ist deshalb einzusehen, daB die Uberlage-
rung von Lings- und Querschwingungen zu Amphidromien fithren muf.
Wo der Einflu§§ der ablenkenden Kraft der Erdrotation nicht voll zur
Geltung kommen kann (kleine Breite, geringe Geschwindigkeiten in
den Lingsschwingungen, Nihe des Aquators), wird die Gezeit mehr den
Charakter einer stehenden Welle beibehalten, dort aber wo er ganz in
Erscheinung tritt, nimmt sie das Bild einer entlang der Kiiste laufen-
den Welle an; die Gezeitenstréme treten als Drehstréme auf.

4. Einfluf der Reibung auf Gezeiten und Gezeitenstrome.

Der EinfluB der Reibung auf die Gezeiten ist gegeniiber jenem der
Erddrehung klein und deshalb nicht so ausschlaggebend; dies trifft vor
allem zu, wenn die Tiefe des Meeres grof ist. Dann sind die horizontalen
Geschwindigkeiten klein und recht gleichmiBig in der ganzen Wasser-
masse verteilt, so daBl durch innere Reibung wenig an Wellenenergie
verloren geht. Erst dort, wo die Wassertiefe klein wird (Schelfmeere),
vermogen die Unebenheiten des Bodens die Gezeitenstrémungen in ihrer
gleichmiBigen Ausbildung zu stéren; doch auch hier beschrankt sich
die Wirkung in der Hauptsache auf eine bestimmte Schicht tiber dem
Boden. Auch hier wird es wie bei den Untersuchungen ExMANs iiber
Gradientstréme (Kap. V/,c; S.76) eine untere Reibungstiefe geben, in
der ein gewisser Energiebetrag der Bewegung durch Reibung vernichtet
wird. Die durch die Unebenheiten des Bodens und der Kiistenflichen
erzwungene Turbulenz der Bewegung wird in erster Linie an der Herab-
setzung der Energie beteiligt sein.

Der erste und einfachste Versuch die Wirkung von Reibungseinfliissen
auf die Gezeiten hydrodynamisch zu erfassen, ist schon frithzeitig gemacht
worden. Den Differentialgleichungen (9. 16) fiir die horizontale Ver-



202 Die Gezeiten und die Gezeitenstrome.

schiebung der Wassermassen & kann auf der rechten Seite noch ein
Glied von der Form —-/9%? eingefiigt werden. Diese Grenzflichen-

reibung wird somit der Geschwindigkeit der Strimung proportional an-
genommen; f# hingt wohl von der Wassertiefe und von der Beschaffen-
heit des Bodens ab; bei Tiefen zwischen 30 und 100 m ist seine GréBen-
ordnung 5 X 10" 3sec™". Es ist nicht zu erwarten, da man dem Cha-
rakter der Reibungskrifte, die bei den Gezeiten eine merkliche Ver-
zogerung der Geschwindigkeiten bedingen, durch Einfithrung eines
solchen Reibungsgliedes im vollen MaBe gerecht wird. Aber trotzdem
wird diese mehr notbehelfsmaBige Darstellung in manchen Fillen ein
gutes Bild der Wirkung kleiner dissipativer Kréfte geben konnen.

ohl
F S
2}
3hr
yhl
Sht-

Iy

1 1 1 1 ! !

1 1 I
y=9 o7 92 03 o4 05 06 87 48 09 70

Abb. 81. Phasenverteilung bei der Mitschwingungsgezeit in einem einseitig offenen Kanal (r=o0,8)
bei verschiedenen Reibungsverhiltnissen.

Dies um so mehr, als in dieser Form dann die Gleichungen integrierbar
bleiben und so die Rechnung bis zum Schlufl durchgefiihrt werden kann.
Ein Vergleich mit den Ergebnissen, die ohne Reibungseinflul abge-
leitet wurden, 148t die Wirkung der Reibung um so deutlicher in Er-
scheinung treten.

Bei einseitig offenen Wasserbecken wird durch die Reibung sowohl
die selbsténdige Gezeit als auch die Mitschwingungsgezeit beeinfluBt,
und zwar zeigt die Losung fiir einfache Kanile konstanten Querschnittes®,
daB sowohl die Amplituden- wie die Phasenverteilung ldngs des Kanals
Anderungen erfahren, die umso bedeutender sind, je starker die Reibung
ist. Insbesondere in der Nihe der Knotenlinien, wo ja die horizontale
Verschiebung der Wassermassen am gréften ist, wirkt sich der EinfluB3

1 DEFANT, A.: Untersuchungen iiber Gezeitenerscheinungen usw. 4. Teil:
Der EinfluB der Reibung auf die Gezeiten der Randmeere. Denkschr. Wien.
Akad., Bd. 96. 1919.
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der Reibung am stdrksten aus. Der Phasensprung um eine halbe Periode
wird aufgehoben; an seine Stelle tritt ein allmihlicher Ubergang: Aus
einer stehenden Welle wird eine fortschreitende, die scheinbar von der
Miindung aus in das Meeresbecken hinein sich fortpflanzt. Die Knoten-
linie verschwindet ebenfalls in der Amplitudenverteilung; man erkennt
nur ihre Stelle daran, daB in ihrem Bereiche die Hubhshen auf ein Mini-
mum herabgehen. Aber dieses Minimum wird um so schwicher, je grofer
die Reibung ist. Abb. 81 und 82 geben die Phasen- und Amplituden-
verteilung bei der halbtigigen Mitschwingungsgezeit eines Kanals, in dem
»=0,8 ist und bei y =1 Verbindung mit dem offenen Ozean besteht;
die Amplitude sei hier 100 cm und die Phase 0*. Man sieht, wie die bei
y = 0,25 fallende Knotenlinie der reibungslosen Gezeit bei verschiedenen
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Abb. 82. Amplitudenverteilung bei der Mitschwingungsgezeit bei einem einseitig offenen Kanal

(r=o0,8) bei verschiedenen Reibungsverhiltnissen.

Reibungsverhiltnissen (,b = g) allmahlich verloren geht und an ihre

Stelle ein stetiger Ubergang in den Amplituden wie in den Phasen sich
einstellt.

Auch fiir unregelmiBig gestaltete Meeresbecken 148t sich eine Me-
thode angeben, welche eine schrittweise numerische Integration der
Differentialgleichungen erméglicht; nur ist hier die tatsichliche Durch-
fiilhrung der Rechnung schon sehr langwierig und miihsam.

Einen tieferen Einblick in die Wirkungsweise der Reibung auf die
Gezeiten und namentlich auf die Gezeitenstréme erhilt man erst, wenn
man die Bewegung der Wassermassen in den einzelnen Schichten vom
Boden bis zur Oberfliche unter Beriicksichtigung der Reibung naher
untersucht. Die Bewegungsgleichungen nehmen dann ihre allgemeinste
Form (10.4) an:

E—l”"*‘azez—g% o Fou oo

il = —/<~+ﬁ>dz (10. 4)
al-{—lu——y@f__ 0¢ 0 J\o% o
ot 0w~ " Sy
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w ist der Koeffizient der Turbulenzreibung (siche Kap. V, S. 92). Eine
allgemeine Losung fiir lange Wellen in einer unbegrenzten Wasserschicht
gleichférmiger Tiefe hat kiirzlich H. U. SVERDRUP® gegeben. Die Haupt-
ergebnisse seiner Untersuchungen, die eine eingehende hydrodynamische
Analyse der in ausgedehnteren Meeren® vorgenommenen Beobachtungen
iiber Gezeit und Gezeitenstrémungen ermdglichen, lassen sich in {iber-
sichtlicher Weise in folgenden Abbildungen zusammenfassen:

1. In einem Kanal gleichformiger Tiefe sind bei Vernachlidssigung
der Reibung lange Wellen jeglicher Periode moglich. Die Gesetze der

S=0 Bewegung der ein-

z o Gescrwindghatsmatstas zelnen Wasserteil-

-0 0w chen, wie die der

Y Fortpflanzungsge-

ettt e el Yo%, schwindigkeit der
AT]Z Wellesind dieselben

wie in einem nicht

rotierenden Kanal

/ : (Abb. 83 ).  Der

A 8 Gezeitenstrom  ist

in der Langsrich-
tung rein alternie-
rend, und seine
grofte Starke er-
reicht er in den
Wellenbergen bzw.
Wellentilern; erist

Abb. 83a. Gezeiten in einem Kanal gleichférmiger Tiefe bei Ver- beri llen Schich
nachlissigung der Reibung (nach H. U. Sverprur). 4 Lage ecines aper inallen schich-
vertikalen Stromfadens in verschiedenen Phasen. B Stromdiagramm, ten bis zum Boden

fiir alle Tiefen gleich. C Wellenform und Stromverteilung. derselben Intensitit

und Richtung. Die Fortpflanzungsgeschwindigkeit der Welle hangt nur

von der Tiefe ab (c=7gh). Eine Hilfte der Energie ist in kinetischer,
die andere in potentieller Form vorhanden. Der einzige Unter-
schied gegeniiber den Verhiltnissen in einem nicht rotierenden Kanal
ist, daB die Amplitude der Gezeit quer zum Kanal verschieden ist
(Gezeitenwelle KerLvinschen Typus, siehe S. 197). Die Wirkung der
Trigheitskriafte der Rotation driicken die Welle auf die rechte Seite bei
einem Rotationssinn entgegen dem Uhrzeigersinn, auf die linke bei einem
solchen im Sinne des Uhrzeigers.

2. In einer rotierenden Wasserschicht unbegrenster Ausdehnung sind
fortschreitende Gezeitenwellen nur méglich, wenn die Periode der Welle

1 SyERDRUP, H. U.: Dynamic of tides on the north siberian shelf. Geofys.
Publ., Bd. 4, Nr. 5. Oslo 1926.
2 Reflexionseinfliisse mogen darin stark zuriicktreten.



EinfluB der Reibung auf Gezeiten und Gezeitenstréme. 205

kiirzer ist als die Hilfte der Rotationsdauer der Wasserschicht. Ist
s das Verhidltnis dieser zwei GréBen’, so muB demnach s< 1 sein.
Abb. 83 b gibt die Verhiltnisse, wenn s=0,6 ist. Der Gezeitenstrom
ist auch hier noch in allen Tiefen derselbe, aber-er nimmt die Form eines
Drehstroms an, der im Sinne des Uhrzeiger herumgeht, wenn die Wasser-
schicht entgegen dem Sinn des Uhrzeigers rotiert (und umgekehrt).
Die Stromfigur ist eine Ellipse. Die maximale Geschwindigkeit tritt
wieder im Wellenberg bzw. im Wellental auf, sie hingt nun aber auBer
von der Amplitude und der Wassertiefe noch vom Verhiltnis s ab. Die
Richtung der maximalen Geschwindigkeit fallt mit der Fortpflanzungs-
richtung der Welle zusammen, und das Verhiltnis der groBten zur klein-

S=06
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=9 L?/fz’/rz 7
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Abb. 83b. Gezeiten in einer rotierenden (s=o,6), unbegrenzten Wasserschichte bei Vernachlissigung
der Reibung (nach H. U. SvErpruP). 4 B C wie bei Abb. 83a.

sten (Halbachsen der Stromellipse) ist s und ist konstant in allen Schich-
ten bis zum Boden. Die Fortpflanzungsgeschwindigkeit der Welle ist

—1/ 1
nun c:Vgh]/:-

3. Retbungseinfliisse modifizieren in groBem AusmaBe diese Ergeb-
nisse. Abb. 83 ¢ gibt das Wesentliche fiir eine rotierende Wasserschicht
unbegrenzter Ausdehnung. Ist die Wassertiefe groB (gréBer als die
untere Reibungstiefe), so bewegen sich die oberen Schichten so, wie wenn
keine Reibung vorhanden wire. Die Stromfiguren sind wieder Ellipsen.
In der Bodenschicht, in der sich der Reibungseinfluf erst bemerkbar
macht, tritt der stirkste Gezeitenstrom vor den Wellenbergen bzw.

* Somit ist s = 2—‘”28%2 T oder gleich

Dauer eines Sterntages und T die Periode der Gezeit.

I
259 . ierin ist T, die
To



206 Die Gezeiten und die Gezeitenstrome.

Wellentilern ein, und zwar ist er nach rechts von der Richtung der Fort-
pflanzung der Welle gerichtet, wenn der Rotationssinn entgegen dem
Uhrzeiger ist. Die Stromfigur bleibt eine Ellipse auch in diesen Tiefen-
schichten, aber das Verhiltnis von Maximum zu Minimum ist kleiner
als bei Abwesenheit der Reibung; die Ellipse nihert sich dem Kreise.
Die Fortpflanzungsgeschwindigkeit der Welle ist natiirlich durch die
Reibung vermindert; sie hingt auller von der Wassertiefe und vom
Reibungskoeffizienten auch noch von der Wellenlange ab. Die lingsten
Wellen werden am stirksten zuriickgehalten. Die Amplitude der Welle

5=08; fr =40 Y e

Abb. 83c. Gezeiten in einer rotierenden (s =o0,6), unbegrenzten Wasserschicht mit beriicksichtigter
Reibung (84=4,0) (nach H. U. Sverprur). 4 Lage eines vertikalen Stromfadens in verschiedenen
Phasen. B Stromfiguren an der Oberfliche und in einer Tiefe gleich 3/y der Wassertiefe.
C Wellenform und Stromverteilung.
nimmt in der Richtung der Fortpflanzung ebenfalls ab; die Dampfung
hingt aber auch von der Periode der Welle ab; im allgemeinen werden
die kiirzeren Wellen auf einer gegebenen Strecke stirker gedampft
als die langeren.

Diese theoretischen Ergebnisse SVERDRUPS, die kiirzlich auch von
H. THORADE " auf einem anderen Wege eine Bestétigung erfahren haben,
gestatten manche Ergebnisse der Strombeobachtungen zu erkldren,
wenn auch einige Grundlagen der Theorie nicht immer ganz erfiillt
sein mégen und die sehr spirlichen und schwierigen Beobachtungen
noch nicht gestatten, alle Einzelheiten der Theorie zu priifen und quan-
titativ abzuwégen. In der Mehrzahl der Fille zeigt sich, daB3 beim Fort-

1 THORADE, H.: Wie wirken Erdumdrehung und Reibung auf Gezeiten-
stréme? Ann. Hydr. u. mar. Meteor. 1929, S. 1.
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schreiten der Gezeitenwelle auf den Kontinentalschelfen ldngs der Kiisten
eine Rotation des Gezeitenstromes auf der Nordhemisphidre im Sinne
des Uhrzeigers, auf der Siidhemisphire gegen den Sinn des Uhrzeigers
vorkommt, wihrend in den dquatorialen Gebieten der Strom rein alter-
nierend ist. Dies wiirde darauf hinweisen, daf die Erdrotation in erster
Linie hierfiir verantwortlich zu machen ist, und daB in den wenigen
Fillen, wo dies nicht zutrifft, die Gezeitenwelle durch Interferenzen
und Reflexionen gestért ist. Uber e

einen lingeren Zeitraum fortge- o w0 Yoomfser.
setzte Strombeobachtungen sind
auf alle Fille notwendig, um eine
Entscheidung zu treffen, ob die
Drehstréome durch Interferenz
oder durch die Erddrehung allein
bedingt sind. Auch Strombeob-
achtungen an einer Station, aus-
gefithrt in verschiedenen Tiefen,
vermdgen Aufschluf zu geben,
welche Faktoren bei der Aus-
gestaltung des Strombildes aus-
schlaggebend sind. SVERDRUP
weist auf die Strommessungen
von HELLAND-HANSEN' vom 7.
und 8. August 1906 auf der Ling
Bank (580 17" N. Br., 2° 27" 6stl.
v. Gr., nordliche Nordsee) hin, die Abb, 8. Stromfiguren des 7. und 8. Aug, 1906
deutlich zeigen daf} hier in erster au'f d.er Ling Eank (nach I:IELLAND.-HANS;EN).
Linie Erddrehung und Reibung

die Gezeitenwelle ganz im Sinne der Theorie beeinfluf3t haben Abb. 84
gibt die Beobachtungsergebnisse in Stromfiguren fiir 2m und 75m als
Beispiel. SVERDRUP hat weiter durch die Messungen wihrend der Eis-
drift der ,,Maud® auf den Nordsibirischen Schelf, H. THORADE durch
die Bearbeitung der in der Deutschen Bucht ausgefithrten Strombeob-
achtungen noch andere Fille gegeben, die recht interessant sind; in
groBen Ziigen bestitigen sie die Theorie, wenn auch in Einzelheiten
manches noch unklar bleibt.

Die zahlenmiBige Ermittlung des virtuellen Reibungskoeffizienten
(Austausch) ergab Zahlen, deren GrofBenordnung mit den bisher aus
den Meeresstrémungen bestimmten sich einigermaflen decken. SVER-
DRUP findet Werte zwischen 500 und 1000 cm g sec™; in den boden-
nahen Schichten scheint nach ihm und auch nach THORADE der Koeffi-
zient rasch auf kleinere Werte herabzugeben.

1 Bergens Mus. Aarb. 1907, Nr, 15.
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5. Die Gezeiten der Ozeane.

Uber den Verlauf der Gezeiten innerhalb der weiten Flichen der
Ozeane ist derzeit noch wenig bekannt. Zwar kennt man durch die
Beobachtungen die Stellen, an denen die Flutstundenlinien das Fest-
land und die Inseln der Ozeane treffen, aber die unermeBlichen Gebiete
der freien Meeresflichen sind jeder Beobachtung fast unzuginglich.
An einer Bestimmung der vertikalen Gezeit an kiistenfernen Stellen bei
einigen Tausend Meter Wassertiefe ist ganz abgesehen von der Kleinheit
der Gezeitenamplituden im freien Ozean kaum zu denken ; méglich bleibt
nur die Ermittlung der Gezeitenstrome, da nun die Verankerung eines
Schiffes auf grofle Tiefen ausfiihrbar ist. Dadurch, daff man die Beob-
achtungen an den Kiisten und Inseln miteinander in Beziehung setzt,
gelingt auch eine Festlegung der Flutstundenlinien fiir die ganzen
Ozeane, aber es ist einleuchtend, daB hier der Phantasie viel Spielraum
gelassen ist, namentlich, wenn nicht auch Ergebnisse theoretischer Uber-
legungen herangezogen werden.

R. A. Harris® hat zuerst eine vollstindige Isorrhachienkarte der
Halbtagstiden gegeben; er folgte dem schon von FERREL ausgesproche-
nen Gedanken, daBl zwischen je zwei benachbarten Meeresteilen einfache
Schaukelbewegungen vorhanden sind, die er aber in ziemlich freier Weise
aus den Ozeanen ausschneidet. ,,Selbstdndige Schwingungsgebiete* sollten
nebeneinander liegen und sich gegenseitig nicht weiter beeinflussen. Die
Grenzen derselben waren hierbei nicht etwa durch morphologische Ver-
hiltnisse vorgegeben, sondern gingen ganz frei durch die ausge-
dehnten Wasserflichen der Ozeane. Schon G. H. DArRwIN® hat ge-
wichtige theoretische Bedenken gegen diesen Vorgang der Abteilung
nach selbstindigen Schwingungsgebieten geduBert. In neuerer Zeit hat
dann R. STERNECK? neue Weltkarten der Flutstundenlinien fiir die
Halb- und Eintagsgezeiten entworfen; er stiitzte sich hierbei auf ein
grofes Material von Kiistenbeobachtungen und versuchte auf Grund
des Prinzips der Zerlegung der beobachteten Gezeitenbewegung in zwei
orthogonale Schwingungssysteme eine systematische Ordnung in das
Chaos der Beobachtungswerte zu bringen.

Ist an irgendeiner Stelle des Meeres die Gezeitenbewegung

7 =a cos(ot—x),
so kann diese in zwei Bewegungen #: und 7, derselben Periode, aber
mit willkiirlich angenommenen Epochen x: und x, zerlegt werden.

* HarrIis, R. A.: Manual of tides, Part 4B. U.S. Coast and Geod. Sur.
Ann. Rep., Append. Washington 1904.

2 Nature (Lond.), Bd. 66, S. 445. 1902.

3 STERNECK, R.: Die Gezeiten der Ozeane. Sitzgsber. Akad. Wiss. Wien,
Math.-naturwiss. Kl. 1920, S. 131 und 1921, S. 363. Siehe auch: Neue Welt-
karten der Flutstundenlinien. Ann. Hydr. u. mar. Meteor. 1922, S. 145.
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Besonders einfach ist eine orthogonale Zerlegung, worin x;=0° und
%, =100° gewdhlt wird. Dann ist #: =a cos» cosg? und 7, =asinxsinot.
Die Bestandteile #: und 7, an simtlichen Stellen des Meeres fiir sich be-
trachtet bilden stehende Wellen. Jede fiir sich mufl bis auf die Rand-
bedingung den Differentialgleichungen der Bewegung geniigen; die
Knotenlinien von #; und #, bilden je ein System von Parallelkurven,
durch die in ausreichender Weise eine Beschretbung der Tatsachen gegeben
ist. Die neuen Isorrhachienkarten STERNECKs geben diese Darstellung;
in Abb. 85 sind die Knotenlinien der Halbtagsgezeiten wiedergegeben;
der Schnittpunkt zweier Knotenlinien muf} natiirlich das Zentrum einer
Amphidromie sein. Auf diese Weise kommen im Atlantischen Ozean
zwei, im Indischen vier, im Pazifischen sechs vollstindig ausgebildete
Amphidromien zustande. @ Nachdem durch diese Darstellung jede
dritte Flutstundenlinie als Knotenlinie gegeben erscheint, ist es leicht
auch die iibrigen Linien einzuzeichnen und eine vollstindige Karte der
Flutstundenlinien zu entwerfen. Beim Ausziehen dieser Linien beginnt
aber die Phantasie schon stark in Erscheinung zu treten, so daB3 noch
manches recht unsicher und ungeklirt bleibt.

Die Zerlegung der Gezeitenwelle in zwei orthogonale Schwingungs-
systeme ist natiirlich rein formaler Natur. Die physikalische Bedeutung
dieser Zerlegung liegt in erster Linie darin: Da die Gezeiten der grofen
Ozeane sich gegenseitig beeinflussen miissen und {iberall namentlich
auf den groBen Schelfgebieten und im Eise der Arktis und Antarktis
ganz bedeutende Energiemengen (siehe S. 207) verloren gehen, werden
die Gezeiten des Weltmeeres auch, wenn sie Schwingungen einer in sich
abgeschlossenen Wassermasse allerdings recht komplizierter Konfigu-
ration sind, nicht mehr den Charakter einer einfachen stehenden Welle
haben, trotzdem sich aber darstellen lassen als eine Uberlagerung eines
orthogonalen Systems von stehenden Wellen.

Eine nahere hydrodynamische Untersuchung haben bisher nur die
Gezeiten des Atlantischen Ozeans, iiber die man noch am besten in-
formiert ist, erfahren. Man kann diesen Ozean im grofen und ganzen
als einen langgestreckten, einseitig offenen Kanal riesiger Dimensionen
auffassen; er wiirde beginnen im Norden im Arktischen Meer bei der
BeringstraBe, Querschnittsengen wiirden bei Spitzbergen und Franz
Josefs-Land und dann bei Island und den Farder-Inseln vorhanden sein;
stidwirts zieht er sich dann zwischen Amerika und Europa—Afrika hin,
bis er im breiten, rund um die Erde sich erstreckenden Meeresgiirtel
der Siidhemisphire miindet. Abb. 86 zeigt die Flutstundenlinienver-
teilung des Atlantischen Ozeans in Greenwicher Zeit nach der STERNECK-
schen Darstellung®. Man erkennt deutlich im nérdlichen Teil zwei voll-

1 STERNECK, R.: Die Gezeiten des Atlantischen Ozeans. Ann. Hydr. u.
mar. Meteor. 1920, S. 390.

Defant, Ozeanographie. 14
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standig ausgebildete Amphidromien, deren 6stliche die Farder-Inseln
zum Zentrum hat, wihrend der Mittelpunkt der westlichen in der Breite
von Irland liegt und von der Mitte des Ozeans etwas gegen Westen ver-
schoben erscheint (549 NBr , 34° westl. v. Gr.). Diese Amphidromie ist
ungemein regelmiBig ausgebildet und umfaBt den ganzen nérdlichen
Atlantischen Ozean; an ihr
schlieBt sich im Siiden ein
ausgedehntes Gebiet gleich-
miBiger Hafenzeit. In den
siidlichen Teilen hat dann
der Verlauf der Flutstun-
denlinien den Charakter
einer gegen Norden fort-
schreitenden Welle, doch
laBtsichausdem Umstande,
daB in 20° NBr. die Isor-
rhachien fiir o, 10* und
11* auf ganz engem Raum
zusammengedringt  sind,
schlieBen, daB auch hier
das scheinbare Fortschrei-
ten der Welle nichts an-
deres als das Ergebnis der
Zusammensetzung zweier
stehenden Wellen ist.

DEFANT® hat zuerst den
Versuch unternommen, die
Gezeiten dieses Ozeans
durch Lings- und Quer-
schwingungen zu erkldren,
indem er ihn zusammen
mit dem Arktischen Meer
als einseitie offenen Kanal Abb. ?6. Flutstu_ndenlinifm des Atlantischen Ozeans
auffaBt. Dgle Liingsschwin- in Greenwicher Zeit (nach R. STERNECK).
gungen sind dann die Uberlagerung einerseits der unter der Einwirkung
der fluterzeugenden Krifte sich ausbildenden selbstindigen Gezeiten,
anderseits der Mitschwingungsgezeiten mit den periodischen Schwan-
kungen der Wassermassen im #uBersten Siiden. Hierzu kommen
Querschwingungen bedingt durch die Erddrehung und solche selb-
stindiger Art zwischen den Kiisten Amerikas und Europa-Afrikas.
Die numerischen Berechnungen zeigen eindeutig, daB viele charakte-

1 DerFANT, A.: Die Gezeiten des Atlantischen Ozeans und des Arktischen
Meeres. Ann. Hydr. u. mar. Meteor. 1924, S. 153.

4%
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ristische Eigenschaften der atlantischen Gezeiten dadurch eine ein-
fache Deutung erfahren; insbesondere die Zahl der Knotenlinien ist
dadurch festgelegt und ihre Lage innerhalb des groBen Kanals fAllt
sehr nahe mit den Zentren der Amphidromien bzw. mit den Stellen einer
Zusammendringung der Flutstundenlinien zusammen. Es besteht kein
Zweifel, da der Grundgedanke dieser hydrodynamischen Erklirung der
atlantischen Gezeiten einen wahren Kern besitzt.

R. STERNECK™ hat spiter auf einige Punkte hingewiesen, in denen
Unstimmigkeiten mit den Ergebnissen dieser Theorie vorhanden sind und
hat seinerseits versucht, durch Annahmen etwas gekiinstelt erscheinen-
der ,,Dreiecksschwingungen® die Ubereinstimmung besser zu gestalten.
Auf alle Fille 14Bt sich aber STERNECKs Annahme, den Atlantischen
Ozean erst bei der Island-Farer Schwelle beginnen zu lassen, nicht

100- halten. Es steht

A " /— fest, daB ein groBer
Teil der Gezeiten-
0 /\ [— L I I

T 30 7] 50 energie iber diese
~&of Schwelle in das

S Norwegische Meer
0 N /—.\ | und weiter in das
e v J 40 N

~50F | ! 1 U \Sthelens 1 Ar.ktISChe Meer eu-

stand ~ Azoren  Kaplerd,  Ascensim . Iristondl§ dringt. Die An-

Abb. 87. Lingsschwingungen des Atlantischen Ozeans. nahme einer totalen

Reflexion der vor-

dringenden Welle an dieser Stelle des Atlantischen Ozeans entspricht in
keiner Weise den Beobachtungen®.

DEFaNT und STERNECKs Untersuchungen kénnen nur als erste Ver-
suche eine Deutung der Gezeiten des Atlantischen Ozeans angesehen
werden. Denn beide beriicksichtigen in keiner Weise die gewil sehr
beachtenswerte Tatsache, dal von der iiber das Norwegische Meer und
iiber die Baffinbai in das Arktische Meer eindringenden Gezeitenenergie
ein sehr grofer Teil in den ausgedehnten Schelfgebieten dieses Meeres
vernichtet wird. Aber nicht allein auf diesen Schelfen geht Energie
verloren; das Polarmeer ist zum gréBten Teil von Eismassen bedeckt
und durch Reibung an dieser enormen Eisdecke geht bestimmt ein
weiter bedeutender Anteil der einfallenden Energie verloren. Es ist
also nicht zu erwarten, daB die vom Atlantischen Ozean bei der Island-
Schwelle in das Nordmeer iibertretende Gezeitenenergie wieder vom
Nordmeer zuriickkommt, wie es der Fall sein miiflte, wenn an der inneren
Begrenzung des Kanals totale Reflexion erfolgen wiirde. Dadurch ent-
stehen aber im eigentlichen Atlantischen Ozean Gezeitenverhiltnisse,

1 STERNECK, R.: Zur Theorie der halbtiagigen Gezeiten des Atlantischen
Ozeans. Ann. Hydr. u. mar. Meteor. 1926, S. 1.
2 Siehe hierzu: Ann. Hydr. u. mar. Meteor. 1926, S. 133.
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die abgesehen vom Einflu der Erdrotation und eventueller Quer-
schwingungen sich in der Lingsrichtung als eine Superposition zweier
orthogonaler stehender Wellen, die gegeneinander um einen bestimmten
Betrag verschoben sind, auffassen lassen. Dies beweisen auch die Be-
obachtungen von Stationen, die in der Nahe der Mittellinie des At-
lantischen Ozeans liegen. Folgende Tabelle enthilt fiir diese die Ampli-
tude (1) und die auf Greenwich bezogene Hafenzeit H (in Einheiten
von 1,025 Stunden). Abb. 87 zeigt eine graphische Darstellung dieser
Beobachtungen lings der Miftelachse des Meeres. Diese Beobachtungen
fiigen sich ohne weiteres in zwei Wellenziigen ein, die etwas gegeneinander

H
‘ 71 72

3 77 i
‘ Y Mond-
Station | ® om stgﬁg. cm cm

Westl. Azoren (Mittel aus l \
8 Stationen) . . . . . . . 38,7°N | 28,5°W | 60 | 2,10 |+50,3| 432,7
Westl. Kapverdische Inseln
(z Stationen) . . . . . . .
Ascension. . . . . . .. ..

17,0°N | 25,2°W | 63 | 8,02 | —54,2| —32,1
7908 | 14,4 W | 45 | 6,33 | —42.3/ 415,5
15,0°S | 5,7°W 45 | 348 | +12,1) 443,3
37,0°8 [ 12,3°W | 75 | 0,82 [+74.7] —7.1
verschoben sind, und diese konnen als Gezeitenkomponenten eines
Kanals aufgefal3t werden, der mit einem Meer (Arktisches Meer) in Ver-
bindung steht, in dem Reibungseinfliisse von ausschlaggebender Be-
deutung sind. Die Riickwirkung dieses Energieverbrauches auf die Ge-
zeiten des Atlantischen Ozeans legt das Bild der Gezeiten dieses Ozean fest.

6. Quantitative Schitzung des Verbrauches an Gezeitenenergie
im Weltmeer durch Reibung.

Die Frage nach dem Gesamtbetrag an Gezeitenenergie, der im Welt-
meer durch Reibungseinfliisse jeglicher Art verbraucht wird, hat eine
gewisse Bedeutung fiir die Erklirung der sikularen Beschleunigung
von Sonne und Mond; diese erfordert einen Energieverbrauch von
1,39X 10" erg/sec’, der unmoéglich von einer Flutreibung im festen
Erdkorper geliefert werden kann, da die feste Erde gegeniiber Kriften
von der Periode der Gezeitenerscheinungen als vollkommen elastisch
anzusehen ist’. Es miissen deshalb in erster Linie die Gezeiten der
Ozeane hierfiir in Betracht kommen. Eine Abschitzung der Energie-
mengen, die hier zur Verfiigung stehen, 148t sich leicht geben. Die Kom-
ponenten der Gezeitenstrome # und v miissen im freien Ozean (Boden-
schichten ausgeschlossen) den Bewegungsgleichungen:

d . d . =
3?——2ws1nrpv=g‘%(f—i‘) und d—?—:—zwsm(/m=g3—y(§——§)

r Siehe JEFFREYS, H.: The Earth. Kap. 14/3, S. 216. Cambridge 1924.
2 PrEvY, MaiNka und Tawms: Einfithrung in die Geophysik, 1. Teil, Kap. 5
S. 183. Berlin 1922.
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geniigen; hierin ist { die Hohe der Flut in der Gleichgewichtstheorie
der Gezeiten und legt so das fluterzeugende Potential fest. Falls Reso-
nanzerscheinungen ausgeschlossen sind, was im offenen Ozean wohl der

Fall ist, wird ¢ von der GréBenordnung ¢ sein; dann sind % und v von
der GroBenordnung %‘;, wenn R der Erdradius ist. Da 5 fir die
[0

Mond- und Sonnenflut zusammen im Maximum 39 cm ist, werden #
und » von der GroBenordnung 1 cm/sec. Da die Reibungskraft
ko (u® 4 v?)
ist* und entgegen der Resultierenden der Geschwindigkeit wirkt, wird
der Energieverbrauch pro Flicheneinheit
ko <u2 + v2>5’.
oist die Dichte des Wassers und % liegt nach den Untersuchungen BAziNs
an natiirlichen Gerinnen zwischen 0,002 und 0,0016. Der Energiever-
brauch pro cm* wird somit von der GroBenordnung 0,004 erg/sec sein.
Die Fliche des Weltmeeres ist fast 3,62 X 10*® cm?, so daB der Ge-
samtverbrauch im Weltmeer von der GréBenordnung 10 erg/sec wird.
Dies ist nur ein sehr kleiner Bruchteil des Betrages, der fiir die sikulare
Beschleunigung der Gestirne bendétigt wird. Der Hauptteil der Ge-
zeitenreibung kann somit nicht von der Dissipation der Gezeitenenergie
im freten Ozean stammen.
H. JEFFREYS hat darauf hingewiesen, daB diese Uberlegungen nur

solange gelten, als { nicht wesentlich gréer als ¢ wird. Wir wissen aber,
daB die morphologischen Verhiltnisse der Meeresbecken in manchen
Fillen eine wesentliche VergréBerung der Hubhshen durch Resonanz
und durch Verminderung der Wassertiefe erzwingen. Diese Verhiltnisse
miissen gesondert beriicksichtigt werden. Denn, wenn dies auch nur
fiir kleine Flichen gegeniiber der gesamten Meeresfliche der Fall ist,
so kann doch, da die Geschwindigkeitswerte weit iiber I cm/sec gehen,
eine Kompensation beider Faktoren derart erfolgen, dafl der Gesamt-
betrag an Energieverlust wesentlich vergréBert wird. Es ist ja zu be-
denken, daB der Dissipationsbetrag pro Flicheneinheit proportional
der dritten Potenz der Geschwindigkeit ist und dies vielleicht ausschlag-
gebend wird. Durch die Untersuchungen G. I. TAYLORs, der den Energie-
verlust bei den Gezeiten der Irischen See zahlenm#Big ermittelt hat,
haben diese SchluBfolgerungen eine Bestitigung erfahren. Wenn die
Geschwindigkeit v = Vcosot der periodische Gezeitenstrom ist, wird
der Betrag der Energiezerstreuung nach dem obigen koV3cos®of,

der Mittelwert von cos®o¢ fiir eine ganze Periode ist % 7, so dal fir
V =21/, Knoten =114 cm/sec sich ein mittlerer Energieverlust von 1300

1 TavLor, G. I.: Tidal friction in the Irish sea. Philos. Trans. roy. Soc.
London (A), Bd. 220, S. 1. 1910.
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erg/sec ergibt; fiir die ganze Irische See liefert dies den Betrag von
5,2 X 107 erg/sec.

TAYLOR hat noch nach einer zweiten Methode den Energieverlust
durch Reibungseinfliisse bestimmt. Wir wollen hier nur den Grund-
gedanken derselben wiedergeben. Durch die Gezeitenwelle wird Ge-
zeitenenergie der Irischen See einerseits durch das siidliche Einfalistor
(Arklow—Bardsey-Insel), anderseits durch das nérdliche Einfallstor
(Red Bay—Mull of Cantire) zugefiihrt. Sie kann zahlenmiBig ermittelt
werden, wenn die Gezeitenverhiltnisse auf diesen zwei Strecken gegeben
sind. Zu dieser Energiezufuhr kommt noch die Energiezufuhr, die durch
die fluterzeugenden Krifte den Wassermassen direkt iibertragen wird.
Dieser Betrag kann ebenfalls leicht bestimmt werden. Der einzige
Energieverlust in dieser sonst abgeschlossenen Wassermasse ist der
durch Reibung im weitesten Sinne des Wortes. Da stationire Verhilt-
nisse vorhanden sind, muBl Zufuhr und Verlust an Energie sich aufheben ;
wenn erstere gegeben ist, so ist auch der Betrag der Dissipation an Ge-
zeitenenergie durch Reibung bekannt. TAvLoRr findet auf diesem Wege
fiir die Irische See pro cm? einen Energieverlust von 1530 erg/sec, was
fiir die ganze Oberfliche dieses Nebenmeeres 6 X 107 erg/sec ergibt.
Dieser Wert stimmt mit dem auf anderem Wege ermittelten innerhalb
der Fehler der Bestimmung iiberein.

Man erkennt sogleich, daB der Energieverbrauch in der Irischen
See ungefahr 6omal gréBer ist, als jener, der fiir den ganzen frejen Ozean
gefunden wurde, so da3 die MutmaBung, daB die Gezeitenstrome in den
Nebenmeeren und auf den Schelfgebieten fiir die von den Astronomen
geforderte Gezeitenreibung ausschlaggebend werden, richtig sein diirfte;
gibt doch schon die kleine Irische See 1/,, des geforderten Betrages.
Allerdings ist, wie JEFFREYS hervorhebt, der Betrag fiir die Irische
See unter Beniitzung von Springtidenwerten errechnet worden; sie
ergeben natiirlich ein Maximum. Es l4Bt sich zeigen, daf3 dieser Wert
mit 0,51 multipliziert werden muf, um ihn auch fiir mittlere Verhiltnisse
giiltig zu machen.

Taviors Methode hat JEFFREYS® beniitzt, um fiir viele Nebenmeere
den Verbrauch an Gezeitenenergie zu ermitteln und dadurch zu einer
Schitzung des Gesamtwertes zu kommen. Die Berechnungen beziehen
sich auf Springtiden. Folgende Tabelle gibt in Einheiten von 10*® erg/sec
die Werte fiir die einzelnen Nebenmeere:

Europiische Meere: Asiatische Meere: Nordamerikan. Meere:
IrischeSee. . . . . 0,6 Sidl. Chinasee . .klein Hudson StraBle . . 0,2
Englischer Kanal. . 1,1 Gelbes Meer . . . 1,1 Hudsonbai. . . .klein
Nordsee. . . . . . 0,7 OchotskischesMeer 0,4 FoxstraBle . . . . 14

Bering Meer . . . 15,0 Fundybai. . . . . 0,4
Malakka StraBe . . 1,1

1 Philos. Trans. roy. Soc. London (A), Bd. 221, S.239. 1920.
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Der totale Energieverbrauch ergibt sich fiir Springtiden zu 22 X 10*®
erg/sec, mit der Reduktion auf mittlere Verhiltnisse 1,1 X 10 erg/sec,
also 80% des Wertes, der gefordert wird zur Erklirung der sikularen
Beschleunigung des Mondes. Es ist aber wohl anzunehmen, daB3 der
Energieverbrauch noch in anderen Meeresteilen, die in obiger Zusammen-
stellung fehlen, so bedeutend ist, daBl er etwas zum Gesamtverbrauch
beitrdgt; namentlich der Patagonische Schelf, der Nordamerikanische
Archipel, sowie die ausgedehnten Schelfgebiete der Barentsee und der
weite Nordsibirische Schelf werden obige Zahl etwas vergréBern. Ander-
seits fillt in obiger Tabelle der besonders hohe Wert fiir das Bering-Meer
auf, fiir ein Gebiet, in dem die Gezeitenverhiltnisse wohl noch recht
mangelhaft bekannt sind. Aber wenn auch dieser Wert verkleinert
wiirde, es fehlt in der Schidtzung noch manches, was zu beriicksichtigen
wire. An vielen Kisten, in den Fjorden Norwegens, Gronlands, und
anderer Kiistengebiete wird sicher viel Gezeitenenergie durch Reibung
aufgezehrt und unberticksichtigt geblieben sind vor allem die enormen
Reibungsverluste an den ausgedehnten Eisflichen der Arktis und Ant-
arktis, von denen wir jetzt nach den Untersuchungen SVERDRUPs wissen,
wie ausschlaggebend sie sind. Fassen wir alles zusammen, so kénnen
wir wohl annehmen, dal der von den Astronomen zur Erklirung der
sikularen Beschleunigung der Gestirne geforderte Betrag an Gezeiten-
reibung auch jetzt noch im obigen Sinne durch die Flutreibung zur
Verfiigung steht.
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