2 Dichte des Wassers

Die Dichte (p = m/V, Dimension M L™?) von Wasser ist nicht nur druck- und tem-
peraturabhéngig (wie diejenige aller Substanzen), sondern héngt auch von der exakten
chemischen und physikalischen Zusammensetzung des Wassers ab. Auch fiir destilliertes
Wasser muss man im Prinzip die genaue Isotopenzusammensetzung (insbesondere die
Haufigkeit von ?H (Deuterium) und *0O) kennen und wissen, ob das Wasser gasfrei ist. In
der Praxis beschrankt man sich aber meist auf eine Beschreibung der Dichte als Funktion
von Temperatur, Salzgehalt und Druck. Die Funktion p(T,S,p) ist von grundlegender
Bedeutung fiir die Physik aquatischer Systeme und wird als Zustandsgleichung des Was-
sers bezeichnet. Eine gute Ubersicht zur Bestimmung der Zustandsgleichung findet man
in F.J. Millero, A. Gonzales und G.K. Ward, [5]. Fiir Seen relevant ist auch die Arbeit
von C.T.A. Chen und F.J. Millero "Precise thermodynamic properties for natural waters
covering only the limnological range", [6] (s. Anhang A.1).

2.1 Dichte von reinem Wasser

Tab. 2.1 gibt eine Ubersicht zu Dichte und thermischem Ausdehnungskoeffizienten o
von Wasser als Funktion der Temperatur. Die grofite Dichte besitzt Wasser bei einer
Temperatur von 3.98°C (p = 999.972 kg m~3). Der thermische Ausdehnungskoeffizient
« ist definiert durch:

« bezeichnet demnach die relative Dichtednderung (Ap/p) des Wassers pro Tempera-
turdnderung (AT'). Das negative Vorzeichen kommt daher, dass « die relative Ausdeh-
nung beschreiben soll, eine Zunahme der Dichte aber einer Kontraktion entspricht. Man
kann « anstatt durch die Dichte p = m/V auch durch das spezifische Volumen v = p~!
ausdriicken, dann wird das Vorzeichen positiv:

1 [/ 0v
N K1 2.2
o= aT)p K- (2.2
Da p oberhalb 7)., = 3.98°C mit 7" abnimmt (v zunimmt), ist o dort positiv, fir

T < Tpmas negativ und bei der Temperatur maximaler Dichte (7),,4,) null. @ und T)pa0
sind druckabhéngig (siehe Tab. 2.1).
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Tab. 2.1: Dichte und thermische Ausdehnung von Wasser in Abhéngigkeit von Tempe-
ratur und Druck %, berechnet nach Chen und Millero ( [6])

Dichte p(T)® Thermischer Ausdehnungs koeffizient (T, p)

[kg m 3] (108 K1

T [°C] pe=0 p=20 p =20 p=50 p=100 p =180
0 999.839 -68.00 -60.64 -49.59 -31.18 -1.72
1 999.898 -50.09 -43.03 -32.43 -14.78 13.48
2 999.940 -32.77 -26.00 -15.85 1.08 28.17
3 999.964 -16.01 -9.53 0.20 16.42 42.37
4 999.972 0.22 6.43 15.75 31.27 56.11
5 999.964 15.96 21.90 30.81 45.66 69.42
10 999.700 87.99 92.70 99.76 111.52 130.35
15 999.100 150.89 154.55 160.05 169.21 183.86
20 998.204 206.76 209.59 213.79 220.82 232.07
25 997.045 257.17 259.33 262.55 267.93 276.54
30 995.671 303.00
40 992.238 385.00
50 988.052 423.00
60 983.200 523.00
80 971.800 641.00
100 958.360 750.00

Den Verlauf von p(7") fiir reines Wasser bei einem Druck von 1013 mbar (1 atm) kann
man durch eine einfache parabolische Gleichung approximieren:

p(T) ~999.972 — 7-107%(T —4)*> (Tin [°C])  [kg m~7] (2.3)
oder, falls es nur auf relative Dichtednderungen ankommt, noch einfacher durch
p(T) = 1000 — 7-107*(T — 4)? (kg m~3]. (2.4)
Fiir die einfache Approximation, Gl. 2.3 oder (2.4), wird « zur linearen Funktion
aT) = 14-107%(T — 4) (K] (2.5)

In Abb. 2.1 werden die Naherungsformeln von p(7') und «(7") mit dem exakten Verlauf
verglichen.

2Der hydrostatische Druck p [bar] ist an der Wasseroberfliche null.
PDichte bei einem Luftdruck von 1013 mbar.
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Abb. 2.1: Dichte p und thermischer Ausdehnungskoeffizient o von Wasser: Vergleich der
exakten Werte mit den Néherungen (2.3) und (2.5).

Kompressibilitdt Der Kompressibilitatsmodul K, (englisch: tangent bulk modulus) ist
das Inverse der isothermen Kompressibilitat ~

_ 1 (0p 1 (0v
K 1 = = — | — = —— | — -1 P -1 2
= ; (ap>T » (3p)T [bar~!] oder [Pa™'] (2.6)
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Nach Chen and Millero [6] wird K, durch das folgende Polynom beschrieben:

K,,[bar] =19652.17 + 148.113T — 2.293 7% +1.256- 10 2T~3 — 4.18 - 10> T*
+(3.2726 — 2.147-107* T + 1.128 - 10~ * T%)p (2.7)
+(53.238 — 0.3137T 4 5.728 - 102 p) S

T in [°C], S in [%0], p in [bar].
Werte von v sind in Tab. 2.2 zusammengestellt.

Tab. 2.2: Isotherme Kompressibilitat v in [107® bar™!] fiir reines Wasser als Funktion
von 7" und p (nach Chen und Millero, [6])

T PC]
p [bar] | 0 5 10 15 20 25 30
0 | 50.89 4917 47.81 46.73 4589 4525 4477
10 | 5047 49.04 47.68 46.61 45.77 45.13 44.65
20 | 50.60 48.90 47.55 46.49 4566 45.02 44.54
30 | 5045 48.77 47.43 46.37 4554 44.90 44.42
40 | 50.31 48.63 47.30 46.25 4542 4479 4431
50 | 50.17 48.50 47.18 46.13 4531 44.67 44.19
60 |50.03 48.37 47.05 46.01 4519 4456 44.08
80 | 49.74 48.10 46.80 45.77 44.96 44.33 43.85
100 | 49.46 47.84 46.55 4554 44.73 44.11 43.63
140 | 48.90 47.32 46.07 4507 4428 43.66 43.18
180 | 48.35 46.81 4558 44.61 43.84 4322 42.74

Druckeinheiten: 1 Pascal (Pa) =1 N m™2
1 bar = 10° dyn cm™2 = 10° Pa
1 atm = 1.013-10° Pa = 760 Torr (Atmosphéren-Normaldruck)

Eine Sdule von einem Meter reinem Wasser (pp = 1000 kg m™3) entspricht einer
Druckdifferenz von

Ap = 9.81-10% Pa = 0.0981 bar = 0.0967 atm .

2.2 Geloste Substanzen, Dichte und elektrische
Leitfahigkeit

2.2.1 Dichte als Funktion des Salzgehaltes

Geloste Salze und Gase verursachen eine Dichtedinderung des Wassers, welche man in
erster Naherung durch eine lineare Beziehung der Form

p(T,C) = p(T) (1 + BcC) (2.8)
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darstellen kann. (3¢ ist der spezifische Kontraktionskoeffizient von Wasser beziiglich der
Stoffkonzentration C' (man beachte die Bedeutung der Vorzeichenkonvention im Ver-
gleich zum thermischen Ausdehnungskoeffizienten «):

o= (jg) ML 29)

Normalerweise enthélt Wasser ein komplexes Gemisch an Stoffen. Die Verallgemeinerung
von (2.8) lautet:

p(T,Ci) = p(T) (14 26:C;) (2.10)
_ 19 s
0G; = ; (801‘)717])70]_#1_ M~ 1°] (2.11)

Einige (3;-Werte sind in Tab. 2.3 zusammengestellt. Losung von Salzen fithrt zu einer
Dichtezunahme (positive §; fiir Ionen). 3; kann aber auch negativ sein (z.B. fir geloste
Gase), das bedeutet eine Dichteabnahme mit zunehmender Konzentration. Man beachte,
dass Schwebstoffe (unter der Annahme, sie hétten eine feste Dichte) beziiglich ihres
Einflusses auf p wie geloste Stoffe behandelt werden konnen.

Ob ein geloster Stoff die Dichte des Wassers erhoht oder erniedrigt, hangt in erster
Néherung von seinem molaren Masse/Volumen-Verhéltnis im Vergleich zu demjenigen
des Wassers ab. Allerdings spielen auch die Konzentrationen aller gelosten Stoffe, die
Temperatur und der Druck eine Rolle. Auf die Berechnung der (3; gehen wir hier nicht
néher ein.

Normalerweise dominieren die Salze unter den gelosten Stoffen. Da sich die Konzen-
trationen geloster Salzionen auflerdem relativ bequem tiber die elektrische Leitfdhigkeit
messen lasst (s. unten), wird gewohnlich der Einfluss nicht-ionaler Stoffe auf die Dichte
vernachlassigt. Dies ist meist gerechtfertigt. Auch der Einfluss des Salzgehaltes auf die
Dichte kann bei StiBwasser manchmal im Vergleich zum Temperatureffekt vernachlassigt
werden. Jedoch kénnen geloste Salze bei Temperaturen in der Nahe von 7)., (wo a
ungeféhr null ist) sowie bei hohem Salzgehalt auch eine vollig dominante Rolle fiir die
Dichte spielen.

Da die Messung sémtlicher chemischer Konzentrationen C; sehr aufwandig ist, wére es
vorteilhaft, einen chemischen Summenparameter zu beniitzen. Fiir Meerwasser ist dies
die (via Leitfahigkeit oder Chlorinitat bestimmbare) Salinitét S. Die Salinitat wird heute
in der Ozeanographie durch eine dimensionslose Zahl definiert:

Masse aller Salze [in kg] im Salzwasservolumen V

S = (2.12)

Totale Masse des Salzwassers [in kg] in V

Dies ist aquivalent zur alten Definition von S als die Masse aller Salze [in g] in einem

kg Meerwasser, fir die friher die Einheit [g/kg] oder auch [%o] benutzt worden ist. Da

die relative chemische Zusammensetzung des Meerwassers auflerordentlich konstant ist,

kann man p direkt aus S (oder auch aus der elektrischen Leitfahigkeit) berechnen, gemafl
folgender Formel (s. Anhang A.2 fiir genauere Berechnung):

p(T,5) = p(T) (1 + Ps5) (2.13)
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Tab. 2.3: Einfluss geloster Stoffe und suspendierter Partikel auf die Dichte von Wasser
(8; nach Gl. 2.11 bzw. 2.13, fur T = 25°C)

Substanz B; [1076 1 mg™1]
NaCl 0.719
Na2(S0O4) 0.922
Ca(HCO3)2 0.813
Mg(HCO3)2 0.815
Na(HCO3) 0.728
K(HCO3) 0.669
Fe(HCO3)2 0.838
NH4(HCO3) 0.462
CcO2 0.273
CH4 -1.250
Luft -0.090
Schwebstoffe mit pg = 2.5 g cm™ 0.600
mit pg = 1.1 g cm ™3 0.090

Salinitiat des Meeres (S) (8s) 0.761 -1073 %o ~!

Bs = p~t0p/dS ergibt sich aus den Beitrigen der einzelnen im Meer gelosten Elektro-
Iyten (vor allem C17, Na™, Mg™" und SO; ™ ) zur Dichte (vgl. Tab. 2.3). Fiir SiiBwasser
existiert keine feste chemische Zusammensetzung, welche ein analoges Vorgehen ermog-
lichte. Auch der Begriff Salinitat ist in SiiBwasserstudien eher uniiblich, obwohl nattirlich
die Definition (2.12) ohne weiteres tibertragbar ist (stattdessen wird z.B. TDS = Total
Dissolved Solids verwendet). Wir werden im Folgenden die Salinitat geméf (2.12) auch
fiir Wasser mit anderer Ionenzusammensetzung als Meerwasser verwenden.

Zur Bestimmung von S und (s muss im Prinzip fiir jedes Gewésser die genaue lo-
nenzusammensetzung bestimmt werden. In vielen Gewéssern dominieren aber wenige
Tonen (oft Ca*™ und HCO3), so dass einfache Approximationen moglich werden (z. B.
Bs =0.8-107% 1 mg™!, vgl. Tab. 2.3). Meist wird jedoch anstelle der Ionenkonzentratio-
nen die elektrische Leitfdhigkeit x bestimmt. Daher ist es sinnvoll, eine direkte Beziehung
zwischen Leitfiahigkeit und Dichte herzustellen.

2.2.2 Salzgehalt und Leitfdhigkeit

Zunéchst betrachten wir den Zusammenhang zwischen elektrischer Leitfahigkeit und lo-
nenkonzentrationen. Da beim Losen von Salzen in Wasser geladene Ionen frei werden,
erhoht sich die elektrische Leitfahigkeit x. Der Zusammenhang x(S) ist jedoch ziem-
lich komplex, da sich die Ionen gegenseitig beeinflussen und s aulerdem noch von der
Temperatur abhangt.
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Die elektrische Leitfahigkeit s einer Losung ist definiert durch
k= (2.14)

mit £ [V m™!']: elektrische Feldstirke, j [A m™2]: Stromdichte.
Die Einheit Q7! = (V/A)™! wird oft durch Siemens (S) oder - wie noch in der élteren
amerikanischen Literatur - durch mhos (mho ist ,Ohm* rickwérts gelesen) angegeben.
Somit hat x die Einheit S m™!, in der Literatur meist xS cm™?.

Die elektrische Leitfahigkeit von Wasser wird von der Anzahl der Tonen (Ladungstra-
ger) und deren Beweglichkeit bestimmt. Die elektrische Leitfahigkeit von reinem Wasser
ist so klein, dass sie gegeniiber dem Beitrag der Ionen vernachléssigt werden kann.

hangt insbesondere ab von der:
e Viskositat des Wassers, p (Funktion der Temperatur)
e Ladungskonzentration der einzelnen lonen, m; [eq/L] = C; [mol/L] - Z; [eq/mol]
e Aquivalenzleitfihigkeit der Ionen bei unendlicher Verdiinnung, A% [Sm™" (eq/L)™!]

Fiir eine unendlich verdiinnte Losung gilt:
N
K(ma,...,my) = YA -my (2.15)
i=1

Da die Ionen bei grofler Ionenstéarke (Gesamtkonzentration freier Ladungen) sich ge-
genseitig beeinflussen und sogar ungeladene Paare bilden, schwécht sich der Beitrag
jeder Tonensorte bei grofler lonenstarke ab. Dies kann durch konzentrationsabhéngige
Abschwéchungskoeffizienten f; beschrieben werden. Die Leitfahigkeit nimmt also mit
wachsender Konzentration C; langsamer als linear zu, geméfl

N
=1

Die Aquivalenzleitfahigkeit lisst sich herleiten aus dem Gleichgewicht zwischen der
beschleunigenden Kraft im E-Feld und der bremsenden Stokes’schen Reibung:

2 7.
A= 22 (2.17)
6w ;i
mit

p: molekulare Viskositiat [N m™2 g
r; - Radius des Ions i [m)]
Z; . Anzahl Elementarladungen des Ions i
e:  Elementarladung [C]
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Der starke Anstieg von A\° und damit x mit der Temperatur ist eine Folge der Ab-
nahme von g mit 7. Um k als Mafl der chemischen Zusammensetzung des Wassers
zu benutzen, muss x immer auf die gleiche Temperatur (meist 7' = 20°C) umgerech-
net werden. Diese Umrechnung héangt aber ebenfalls von der Ionenzusammensetzung ab
(Anteile der Ionen mit unterschiedlicher Wertigkeit und Ionenradius). Fiir Ca(HCO,),
dominiertes Wasser kann das folgende, empirisch bestimmte Polynom in 7" verwendet
werden [7]:

Koo = ki (1.72118 — 0.0541369 T + 1.14842-107% T2 — 1.222651-107° T%)  (2.18)

mit xr: elektrische Leitfahigkeit bei Temperatur T [°C].

Nun suchen wir den Zusammenhang zwischen der normierten Leitfahigkeit x99 und
der Salinitat. Fiir feste relative Haufigkeit der gelosten Ionen und geringe Konzentrati-
onsédnderungen bzw. stark verdiinnte Losungen (konstante f;) nimmt s linear mit der
Gesamtionenkonzentration zu. Dasselbe gilt fiir die Salinitét:

1
S = ;ZMZ--CQ (2.19)

mit M;: Molekulargewicht des Ions i.Folglich kann die Salinitéat als lineare Funktion der
Leitfahigkeit angesetzt werden:
S = - Koo (220)

Fiir Ca(HCO,), dominierte Gewésser gilt naherungsweise n & 0.87 - 107 %o(uS/cm) ™!

bzw. n &~ 0.87 (mg/1) - (uS/cm)~!.

2.2.3 Dichte als Funktion der Leitfahigkeit

In der physikalischen Limnologie ist es tiblich, die Dichte direkt aus der Leitfahigkeit zu
berechnen. Dazu wird ein zu Gl. (2.8) analoger Ansatz verwendet:

p(T, ko) = p(T) - (1 + By - i) (2.21)

Analog zu (2.9) definiert man

L dp -1
m:p(%%) (4 /cm) (222)

Offenbar gilt 3, = nBs und fiir Ca**/HCO; dominierte Seen gilt ungefihr: 3, =
0.705-107°% (uS/cm) 1.

Zusammengefasst: In Ca(HCO,), dominierten Gewéssern entspricht eine Zunahme der
Leitfdhigkeit um 1 pS/cm einer Zunahme des Salzgehaltes um ca. 0.87 mg/1 (Gewichts-
ppm) bzw. einer relativen Dichtezunahme um 0.7 ppm.

In vielen SiiBwasserseen oder Fliissen liegt der Salzgehalt in der Groflienordnung 100
mg/1 (Leifdhigkeit ca. 100 pS/cm). Der Erhohung der Dichte aufgrund der gelésten Salze
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ist somit relativ gering (GroBenordnung 100 ppm oder 0.1 kg m—3). Die Dichte bleibt
sehr nahe bei 1000 kg m~3. Im Ozean betrigt die mittlere Salinitit rund 35 %o, wodurch
die Dichte um ca. 2.7 % erhoht wird.

Eine detaillierte und beispielhafte Diskussion der Zustandsgleichung p(T', S, p) fiir ein
Siiiwassersystem findet sich in [8].

2.3 Grundbegriffe der physikalischen Limnologie

Die Limnologie ist die Wissenschaft, die sich mit Stiiwasser und den Binnengewéssern
beschaftigt. Der Begriff Limnologie stammt vom griechischen ,limne“, was ,stehendes
Gewasser” oder See heiffit. Die moderne Limnologie erforscht die Struktur und Funk-
tion der Binnengewdsser als Okosystem. Sie ist iiberwiegend biologisch ausgerichtet,
aber Kenntnisse der physikalischen und chemischen Zusammenhénge bilden ebenfalls
Grundvoraussetzungen zum Versténdnis der Prozesse in Gewassern. Die physikalische
Limnologie oder ,Limnophysik®“ beschaftigt sich mit der physikalischen Struktur und
den physikalischen Prozessen in Binnengewéssern, und ist somit einer der Pfeiler der
aquatischen Physik. Fin Klassiker der physikalischen Limnologie ist die Beschreibung
der Dichteschichtung in Seen und ihrer jahreszeitlichen Dynamik (Abb. 2.2). Grundlage
fiir das Verstédndnis von Abb. 2.2 ist die einzigartige Abhéngigkeit der Dichte des Was-
sers von der Temperatur. Der See gewinnt oder verliert Warme in erster Linie an seiner
Oberflache. Wenn sich im Verlaufe des Jahres an der Oberfliche eine Wassertemperatur
von 4°C einstellt, sinkt dieses Wasser maximaler Dichte in die Tiefe ab. Dort sammelt
sich somit ein Tiefenwasserkorper mit nahezu homogener Temperatur und maximaler
Dichte.

Im Sommer entsteht an der Seeoberfliche infolge des Temperaturanstiegs leichteres
Wasser, das heifit eine sogenannte stabile Schichtung. Sie verlangsamt das Vordringen
des warmen Wassers in groflere Tiefen. Im Herbst und Winter kiihlt sich das Oberfla-
chenwasser ab und sinkt, wodurch Konvektion entsteht und die Tiefe der durchmischten
Oberflachenschicht anwéchst. In vielen Seen kiihlt das Wasser solange ab, bis im gan-
zen See eine Temperatur von ungefahr 4°C herrscht. Zu diesem Zeitpunkt besteht keine
starke Dichteschichtung mehr und eine vollstandige vertikale konvektive Mischung (Zir-
kulation) kann stattfinden.

Kihlt sich im Winter das Oberflachenwasser noch weiter ab, schwimmt dieses kéltere
Wasser (und Eis) wieder auf dem 4-gradigen Wasser auf. Man spricht von einer inversen
Schichtung. Da diese wiederum die vertikale Mischung unterdriickt, geht von da an eine
weitere Abkithlung des Sees fast nur noch auf Kosten des Oberflaichenwassers. Deshalb
kann ein See, wenn er einmal den Zustand der inversen Schichtung erreicht hat, sehr rasch
zufrieren. Im Frithjahr stellt sich erneut ein Zustand gleicher Temperatur in allen Tiefen
(Homothermie) bei ca. 4 °C ein. Danach bildet sich wieder die sommerliche thermische
Stratifikation.

Die horizontale Temperaturschichtung des Sees unterteilt den See in Zonen verschie-
dener physikalischer Eigenschaften. Als Sprungschicht oder Thermokline wird jene Zone
bezeichnet, in der im Sommer die Wassertemperatur mit zunehmender Tiefe stark ab-
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Abb. 2.2: Dichteschichtung in Seen im Jahresverlauf. Die auflergewohnlichen physikali-
schen Eigenschaften des Wassers (Dichtemaximum bei 4°C) sind fiir die verti-
kale Temperaturverteilung im See verantwortlich: Das Tiefenwasser verharrt
wahrend des ganzen Jahres im Zustand maximaler Dichte. Sowohl das kéalte-
re Wasser im Winter als auch das wiarmere Wasser im Sommer schwimmt auf
dem Tiefenwasser (stabile Schichtung). Fine bis an den Seegrund reichende in-
tensive Durchmischung des Sees ist nur im Frithling oder Spéatherbst moglich,
kommt aber nicht in allen Seen jedes Jahr vor.

fallt. Die dartiberliegende, gut durchmischte Zone des Oberflachenwassers heifit Epilim-
nion, die darunterliegende Zone des Tiefenwassers heifit Hypolimnion. Ein See, der jedes
Jahr eine Phase der vollstédndigen vertikalen Mischung (bei ca. 4 °C) durchlauft, heift
holomiktisch (falls es zwei solche Phasen im Herbst und Frithjahr gibt, auch dimiktisch).
Seen, deren vertikale Schichtung nie vollstindig aufgehoben wird heiflen meromiktisch.
Dies ist insbesondere dann moéglich, wenn das Tiefenwasser durch einen erhohten Salz-
gehalt stabilisiert wird.

Die Abbildungen 2.3 und 2.4 zeigen zur Illustration Temperaturprofile aus verschie-
denen Teilen des Vierwaldstattersees.
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Abb. 2.3: Die vertikale Temperaturverteilung im Vierwaldstéattersee im Wandel der Jah-
reszeiten (Prof. H. Ambiihl, EAWAG)

2.4 Dichteanomalie als Funtion von Salzgehalt und
Druck

Wie wir gesehen haben spielt die Dichteanomalie, d.h. die Existenz einer Temperatur
maximaler Dichte, T},q., eine wichtige Rolle bei der vertikalen Schichtung der Was-
sersaule von Seen. Das Tiefenwasser hat eine Temperatur nahe von T, und sowohl
warmere als auch kaltere Temperaturen im Oberflichenwasser fiihren zu einer geringeren
Dichte und damit einer stabilen Schichtung.

Im Ozean ist das anders, die Temperatur nimmt im Allgemeinen mit der Tiefe stets
ab. Das Tiefenwasser kann sogar Temperaturen unter 0°C erreichen. Das kommt daher,
dass die Salinitat S einen Einfluss auf die Dichteanomalie des Wassers hat. T}, sinkt
mit zunehmendem S

Tymaz = 3.98°C = 0.213 5 (2.23)

Gleichzeitig sinkt auch der Schmelzpunkt Ts:

Ts = —0.054 5 (2.24)
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Abb. 2.4: Vertikale Temperaturprofile im Alpnachersee zu verschiedenen Jahreszeiten

Wie Abb. 2.5 zeigt, sinkt bei einer Salinitat von S = 24.8 %o T4, unter T, so dass das
Wasser gefriert, bevor es T),,q, erreicht. Typisches Meerwasser (S ~ 35%o) hat also keine
Dichteanomalie. Somit gibt es im Ozean keine stabile inverse Temperaturschichtung.
Die Existenz von T}, ist also nur in Seen von zentraler Bedeutung bei der Analyse
der Stabilitdt der vertikalen Schichtung der Wasserséule. Es sei daran erinnert, dass der
thermische Ausdehnungskoeffizient o bei T),p,q, €inen Nulldurchgang hat. Das heifit, in
der Nahe von T4, ist der Einfluss der Temperatur auf die Dichte gering. Fir 7' < T},00
ist <0, fir T' > Ty ist o > 0.
Eine weitere Komplikation ergibt sich fiir tiefe Seen aus der Tatsache, dass T},,,, auch
vom Druck abhéngt. Wie aus Tab. 2.1 ersichtlich, verschiebt sich 7, mit wachsendem

Druck zu tieferen Temperaturen. Es gilt:
Tomaz(p) = 3.98°C — 1.99-10"?p (p in bar) (2.25)

Das bedeutet, dass fiir Siiiwasser 7,4, pro 100 m Tiefenzunahme um rund 0.2°C sinkt.
An der tiefsten Stelle des Baikalsees von ca. 1600 m ist somit 7)., = 0.8°C. In diesem
See spielt dieses Phanomen tatséchlich eine wichtige Rolle.
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Abb. 2.5: Die Verédnderung der Temperatur maximaler Dichte, T),,q., und der Schmelz-
temperatur, Ts, fiir Wasser wachsender Salinitéat S (siehe 2.23 und 2.24)

2.5 Vertikale Stabilitat einer Wassersaule

Mit der vollstandigen Gleichung p(7T', S, p) kann man nun, so wiirde man zunéchst den-
ken, eine einfache Methode entwickeln, um die vertikale Stabilitat einer Wassersaule zu
analysieren, indem man die Dichte p als Funktion der Tiefe z berechnet. Stabile Ver-
héltnisse hiatte man dann, wenn p(z) mit der Tiefe zunimmt. Allerdings nimmt die in
situ, also vor Ort in der Tiefe gemessene Dichte schon allein aufgrund der Kompression
zu. Fir die Stabilitit ist entscheidend, wie sich ein aus seiner Ruhelage ausgelenktes
Wasserpaket verhélt. Das ergibt sich aus den lokalen Auf- und Abtriebskraften, d.h.
durch Vergleich der Dichte des Pakets mit der Umgebung auf der jeweiligen Tiefe. Da
man also zur Analyse der Stabilitdt die Dichten immer lokal - in derselben Tiefe - ver-
gleicht, spielt der Effekt der Kompressibilitdt keine Rolle. Man kann sich auf die Dichte
in Abhéngigkeit von Temperatur und Salinitat fiir eine feste Referenztiefe, meist an der
Oberflache - po(T', S), beschrénken.

Auftriebs- bzw. Abtriebskréfte gewdhrleisten die vertikale Stabilitdt der Wasserséule.
Auf ein Wasserpaket der Dichte pp mit Volumen V' wirkt in z-Richtung (nach oben) die
Gewichtskraft Fi; = —gppV und aufgrund der Verdréngung des umgebenden Wassers
mit der Dichte pg (environment) die Auftriebskraft Fy = +gpgV. Die Netto-Kraft ist
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also Fyor = —g(pp — pr)V. Diese bewirkt eine Beschleunigung in z-Richtung von

.. Fiot PP — PE ’
5 _ —_ 2.26
Py g (2.26)

wobei wir die ,reduzierte Schwerebeschleunigung ¢’ eingefithrt haben, welche gegentiber
dem normalen g um das Verhéaltnis des Dichteunterschieds zur Umgebung zur Dichte
selber verringert ist. Offenbar ist dieses Verhéaltnis meist sehr klein, da die Dichte des
Pakets nur wenig von der Dichte der Umgebung abweicht. Es bleibt somit nur ein geringes
“effektives Gewicht“ des im Umgebungswasser schwebenden Pakets tibrig. Der ,effektive
Auftrieb“ wird tblicherweise mit ,buoyancy“ (b = —g’) bezeichnet.

An dieser Stelle lohnt sich eine kleine Exkursion zur unterschiedlichen Bedeutung von
trager und schwerer Masse in der Hydrodynamik. Offensichtlich hangt die Beschleuni-
gung des Wasserpakets ganz empfindlich von moglicherweise sehr geringen Dichteunter-
schieden Ap zur Umgebung ab. Hier geht es um Unterschiede in der schweren Masse,
welche die Gewichts- bzw. Auftriebskrifte definieren. Im Nenner des in ¢’ auftretenden
Faktors Ap/p tritt hingegen die trage Masse des Wasserpakets auf, welche durch die
buoyancy beschleunigt wird. Bei der Division der kleinen Differenz in der ,schweren
Dichte“ durch die grofle ,trage Dichte* spielt es keine wesentliche Rolle, ob im Nenner
die Dichte des Pakets oder der Umgebung eingesetzt wird. Man kann also den Einfluss
kleiner Dichtevariationen auf die trige Masse (Beschleunigung) sehr wohl vernachlas-
sigen, im Allgemeinen aber nicht deren Einfluss auf das Gewicht (Auftrieb/Abtrieb).
Konkret: Dichteschichtung, Auftrieb etc. miissen in den Gleichungen der Hydrodynamik
beriicksichtigt werden, nicht aber der Einfluss von Dichtevariationen auf die Beschleuni-
gung unter der Wirkung einer bestimmten Kraft. Die Vernachléssigung von Variationen
der tragen Masse nennt man die Boussinesq Approzimation.

Stellen wir uns nun vor, dass das Paket aus der Ruhelage, wo pp = pg und z = 0 gilt,
vertikal um einen Betrag z ausgelenkt wird. Die Dichte in der Umgebung kénnen wir
fir kleine z anndhern durch pg(z) = pg(0) + dp/dz-z = pp + dp/dz - z, wobei dp/dz
den vertikalen Gradienten der Umgebungsdichte, also des Dichteprofils der Wasserséule,
darstellt. Einsetzen in (2.26) ergibt:

_ g dp
-z

-9 2.2
op iz (2.27)

Das ist offensichtlich die Differentialgleichung eines harmonischen Oszillators mit der

Schwingungsfrequenz
d
o= W (2.28)
pp dz

Diese Stabilitdtsfrequenz wird tiblicherweise mit N (Dimension T') bezeichnet und
nach ihren Erfindern Brunt-Viisala Frequenz genannt. Beschreiben wir p(7,.S) durch
die weiter oben eingefithrten Koeffizienten der thermischen Expansion o = —p~tdp/dT
und der halinen Kontraktion 3 = p~'dp/dS und vernachlissigen wir im Nenner von
g/p kleine Dichteunterschiede (Boussinesq Approximation), so kann die Brunt-Véisala
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Frequenz wie folgt geschrieben werden:

et b (@] e

N beschreibt die Kreisfrequenz, mit der ein Wasserpaket (falls es keinen Austausch mit
seiner Umgebung hat) um seine Gleichgewichtstiefe oszilliert. Nattirlich schwingt es nur
dann, wenn es immer eine riicktreibende Kraft erfahrt. Das ist der Fall, wenn N reell,
also N? positiv ist. Dann ist die Wassersiule stabil geschichtet. Die Stabilitit einer
Wasserséule kann somit folgendermaflen formuliert werden:

>0 stabil
N*{=0 labil (2.30)
<0 instabil

Stabile Schichtungen entsprechen also negativen vertikalen Dichtegradienten dp/dz,
d.h. Situationen, in denen die (auf eine Referenztiefe bezogene) Dichte nach oben hin
abnimmt. Instabile Dichteschichtungen, d.h. Situationen, in denen sich ein Wasserpaket
groferer Dichte oberhalb eines Paketes kleinerer Dichte befindet, sind nicht langlebig;
sie werden durch lokale Mischungsprozesse schnell eliminiert.

Die zwei Beitrage in Gl. (2.29) implizieren, dass sich die Stabilitat aus dem Temperatur-
und dem Salinitatsgradienten zusammensetzt. Im Allgemeinen konnen weitere Inhaltss-
toffe zur Stabilitét beitragen wie beispielsweise nicht-ionische Stoffe (Gase, Kieselsaure),
welche in der zur Salinitdtsmessung meist verwendeten elektrischen Leitféhigkeit nicht
erscheinen, oder suspendierte Partikel. In Seen unserer Klimazone ist die Stabilitat in der
oberen Thermokline durch die Temperatur, hingegen iiber dem Sediment und im tiefen
Hypolimnion meist durch Salze bestimmt. Im mittleren Hypolimnionbereich spielen oft
beide Faktoren eine Rolle. Im Meer lassen sich die Einflussbereiche weniger klar charak-
terisieren. In Tab. 2.4 werden drei Beispiele fiir die Berechnung der Stabilitdt gegeben.

Stabilitat bzw. Instabilitat einer Wassersaule kénnen durch verschiedene Kombinatio-
nen von Temperatur- und Salzgradienten bestimmt sein. Eine besondere Situation ergibt
sich dann, wenn die Beitrdge der Temperatur bzw. der Salinitdt zum Dichtegradienten
unterschiedliche Vorzeichen aufweisen. Zwei Falle konnen unterschieden werden:

1. Temperatur stabilisierend («0T/0z > 0), Salinitat destabilisierend (80S/0z > 0)
2. Temperatur destabilisierend (a07'/0z < 0), Salinitat stabilisierend (30S5/0z < 0)

Wenn der stabilisierende Einfluss grofer ist als der destabilisierende, ist insgesamt die
Wassersaule stabil, aber wegen der unterschiedlichen molekularen Diffusivitat von Wér-
me und Salz tritt ein neues Phanomen auf, die Doppeldiffusion. Die erste Konfiguration,
bei welcher die Temperatur stabilisierend wirkt, heifit Finger-Regime, weil sich Salz-
zungen (,,Finger®) vertikal in die benachbarten Wasserschichten hineinschieben. Solche
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Tab. 2.4: Numerische Beispiele fiir die Stabilitatsfrequenz in Seen

Fall 1: Thermokline:
9L —1Km™! T =12°C Or2n — ()
. _ - - 9 ~ ar __ —
Es folgt: a=11-107* K, (8—§)Smb ~ —apg = —0.11 kg m 4
N2 =1.08-107% 572 N =0.033 s7* (Periode = 2% = 190 s)
Fall 2: Hypolimnion, thermisch stabilisiert
9L = 0.0l Km™, T = 4.5°C, 9r20 — ()
Es folgt: a=7-107 K1, (%)Smb R —ozp‘g—z =-7-10"° kg m™*
N?=6.9-10""s72, N =283-10"%"1 (Periode ~ 2.1 h)
Fall 3: Hypolimnion, chemisch stabilisiert
9L — 0, %20 — —0.1(uS/cm) ! m
Es folgt: B, = 0.705-1075(uS/cm) ™, (%) b Bep2se = —0.705 kg m~*
N2=6.9-10"" 572, N=83-10"%s""! (Periode =~ 2.1 h)

Situation treten dort auf, wo sich kaltes, wenig salines Wasser unter warmeres und sali-
neres Wasser schiebt, z.B. in Fjorden, bei Zufliissen oder als Folge starker Verdunstung
(Salinitat nimmt an der Wasseroberflache zu).

Die zweite Konfiguration, bei welcher die Salinitat stabilisiert, heifit diffusives Regime.
Solche Situationen kénnen durch den geothermischen Wéarmefluss am Seegrund, durch
die Eintritt von warmen Quellen oder durch schmelzendes Eis hervorgerufen werden.

Mehr tiber die Doppeldiffusion findet man in [9)].

2.6 Potentielle Temperatur

In obiger Diskussion der Stabilitdt haben wir ein interessantes Phénomen bisher ver-
nachlassigt, das in der Atmosphére eine grofie Rolle spielt: Bei der Auslenkung eines
Luftpaketes dndert sich nicht nur der Druck und damit die Dichte (was beim Vergleich
auf gleicher Héhe irrelevant ist), sondern aufgrund der Expansion auch die Temperatur
und damit wiederum die Dichte (was nicht vernachléssigt werden kann). Dieser Effekt
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ist beim Wasser aufgrund der geringen Kompressibilitat weniger stark, aber zumindest
im Ozean dennoch wichtig.

Wird Wasser aus der Tiefe z an die Oberflache geholt, dehnt es sich wegen des abneh-
menden hydrostatischen Druckes aus (Kompressibilitdt) und leistet damit Arbeit gegen
den &ufleren Druck p. Als Folge davon kiihlt sich das Wasser ab. Falls kein Warme-
austausch stattfindet (adiabatischer Prozess), ist die mit dem Druck verkniipfte in situ
Temperaturverdnderung gegeben durch die Relation (Lord Kelvin, 1875):

T T+
or) _Tha K Pa~!] (2.31)
Op ad  PCp
Dabei bedeuten:
T*. absolute Temperatur T =~ 278 K

a:  thermischer Expansionskoeffizient o ~ 1.6-107* K~}T ~ 5°C; S ~ 35 %)
pcy:  spezifische Warme bei p = konst.  pc, = 4.0-10° Jm?K~! (Meerwasser)

Diese Temperaturerhbhung pro Druckeinheit unter adiabatischen Bedingungen (engl.:
adiabatic lapse rate) betragt fir die angegebenen Zahlen:

orT

~1.1-10 %K Pa~!
op &

ad

Meistens wird nicht die Temperaturerh6hung pro Druckeinheit, sondern der adiabatische
Temperaturgradient angegeben. Fiir die Umrechnung wird die hydrostatische Annahme
getroffen:
dp = —gpdz (z positiv nach oben)
oT oT
G

ad

= = —I(T, S, p) (2.32)

mit dem entsprechenden typischen Wert von:
'=011-102Km™*! oder 0.11 K pro km Tiefe

In Seen dagegen ist a bei tiefen Temperaturen sehr gering (z.B. a = 16-107¢ K!
fir T = 5°C); entsprechend wird der Gradient unbedeutend. Dies gilt nicht fiir tiefe
tropische Seen, wo die Temperatur auch im Tiefenwasser >20°C ist und somit « grofl
wird. Entsprechend ist dort die adiabatische Korrektur notwendig, wie das Beispiel des
Malawisees zeigt (Abb. 2.6).

Die Bedeutung des adiabatischen Gradienten besteht also darin, dass sich die in situ
Temperatur T' andert, falls sich das Wasserpaket vertikal verschiebt. In einer homoge-
nen Wassermasse nimmt also die in situ Temperatur nach unten zu. Dieser Umstand
ist storend, wenn die Temperatur als Erhaltungsgrofle bei der Verfolgung von Was-
sermassen verwendet werden soll (z.B. bei Bilanzierung). Es lasst sich eine potentielle
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Abb. 2.6: In situ Temperatur und potentielle Temperatur im Malawisee [§]

Grofle definieren, bei der diese Druckabhangigkeit wegkorrigiert wird, und die somit ei-
ne druckunabhéngige Erhaltungsgrofie darstellt. Es wird deshalb die folgende Definition
getroffen:

Potentielle Temperatur O(z,z)) = Temperatur des aus der Tiefe z stammenden
Wasserpaketes, nachdem dieses adiabatisch (genauer isentropisch, d.h. ohne Wérme- und
Salzaustausch) in die Tiefe zg gebracht worden ist.

In Formeln ausgedriickt:

Oz, 20) = T(2) — / “TO(z,2), S(2), p(z')] d=' (2.33)

Die potentielle Temperatur ist nach Gl. (2.33) eine Funktion von Temperatur, Druck und
Salinitat in der Ursprungstiefe z und des Druckes in der Referenztiefe zy. Die vertikale
Koordinate z ist positiv nach oben gewahlt. Die auf die Temperatur bezogene lapse rate
I héngt ebenfalls von der (lokalen) Temperatur, vom Druck und von der Salinitéat ab
(siche Gl. 2.32), da o und ¢, ihrerseits von diesen Gréfien abhéngen. Daher verandert sich
I' wiahrend der Integration; nur die Salinitat des Wasserpaketes bleibt konstant (beim
isentropischen Prozess), daher das Argument S(z) im Integranden von Gl. (2.33).
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Oft wird als Referenztiefe die Wasseroberflache gewéhlt (29 = 0); aber gerade in der
Ozeanographie wird zur Charakterisierung des Tiefenwassers oft auch zy = 4000 m als
Referenztiefe verwendet, um die Integration iiber die lapse rate nicht iiber zu grofie
vertikale Distanzen durchfithren zu miissen.

Analog lésst sich eine potentielle Dichte definieren, die sich anstelle der in situ Tem-
peratur aus der potentiellen Temperatur berechnen lasst:

Potentielle Dichte po = Dichte, die ein Wasserpaket hétte, wenn dieses isentropisch
in die Referenztiefe 2y gebracht wiirde.

Wird die Referenztiefe nicht an der Wasseroberfliche gewéhlt, wird zur Berechnung
der potentiellen Dichte der Effekt der Kompressibilitat weggelassen, d.h. es wird ange-
nommen, der hydrostatische Druck sei null.

Hinweis: In der Ozeanographie geniigt es in vielen Fallen, den Integranden von GI.
(2.33) durch I'[T'(2), S(2), p(z)] zu ersetzen, weil die Temperaturveranderungen im Was-
serpaket wahrend des Transportes zwischen der Tiefe z und zy klein bleiben und somit
auch o und ¢, nur schwach variieren. Auch in Stfigewéssern variiert 7' nicht stark,
aber weil T oft in der Néhe der Temperatur maximaler Dichte liegt, kann I' wihrend
der Integration sogar das Vorzeichen wechseln, namlich dann, wenn die Temperatur im
transportierten Wasserpaket das lokale T,,,, erreicht. Das ist auch der Grund, wieso
das Konzept der lokalen Dichte streng genommen zu Widerspriichen fithrt. Man kann
néamlich zeigen, dass in gewissen zwei- oder dreidimensionalen Temperaturfeldern die
potentielle Dichte vom Weg abhéngig ist, entlang dem man ein Wasserpaket von der
Tiefe z in die Tiefe z, transportiert. Ferner eignet sich streng genommen der vertikale
Gradient der potentiellen Dichte (siehe unten) nicht fiir eine Evaluation der Stabilitét
der Wasserséule (siehe [10]).

Mit der Einsicht, dass sich die Temperatur und damit die Dichte bei vertikalen Auslen-
kungen dndern, miissen wir auch unsere Uberlegungen zur Stabilitit anpassen. Ahnlich
wie die Kompressibilitat bei der Stabilitéit keine Rolle spielt, kann auch der adiabatische
Temperaturgradient keinen Einfluss haben, da er ja sowohl Wasserpaket als auch Um-
gebung betrifft. Das bedeutet, dass (bei konstanter Salinitét) die labile Schichtung nicht
mehr bei einem verschwindenden Temperaturgradienten auftritt, sondern genau dann,
wenn der Temperaturgradient dem adiabatischen Gradienten entspricht und somit die
potentielle Temperatur konstant ist.

Allgemeiner mit der Dichte formuliert (um den Effekt eines allfélligen Salinitétsgra-
dienten mit zu beriicksichtigen): Eine vertikale Wassersiule ist dann stabil, wenn ein
Wasserpaket, das isentropisch (adiabatisch) vertikal aus seiner Gleichgewichtslage ver-
schoben wird, immer eine riicktreibende Kraft erfahrt. Diese Aussage ist gleichbedeutend
zur Forderung, dass die isentropische Dichteverdnderung pro Tiefe grofler ist als diejenige
der Wassersaule:

dp dp
el 2250 2.34
<d’z>z’sen dZ g ( )

Diese Bedingung ist identisch mit der oben eingefithrten Bedingung N? > 0, wenn wir
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die Definition der Brunt-Vaisala Frequenz wie folgt verallgemeinern:

d d dT’ dsS doe dS
N2:il<d§> _dglzg[a(dz—i-I)—ﬁdZ]:glOA((jz)—ﬂdZ] (2.35)

Gl. (2.35) liefert somit eine elegante und allgemeine Methode, die Stabilitét einer Was-
sersaule zu analysieren. In vielen Fallen ist allerdings die lapse rate deutlich kleiner als
der lokale Temperaturgradient, so dass man I vernachlassigen kann. Dann kommen wir
zuriick zu der im vorherigen Abschnitt hergeleiteten Formel fiir N? (Glg.2.29).
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2.A Anhang - Dichte von Wasser mit kleiner Salinitat

-1
o(T,S.p) = (T, 8.p) |1 = -] (2.A.36)
P°(T, S) = 0.9998395 + 6.7914 - 10~°T — 9.0894 - 107
+1.0171- 107773 — 1.2846 - 10 °T* + 1.1592 - 10~ 17 (2.A.37)
—5.0125-1071T° + p"(T, 5)
p°(t,S) [g em™]:  Dichte von reinem Wasser bei mittlerem Atmosphirendruck
(1.013 bar, entspricht Meereshohe)
p [bar]: hydrostatischer Druck im Wasser (abziiglich des Luftdrucks,
d.h. p = 0 an der Wasseroberflache)
T [°Cl: Wassertemperatur
pN(T,S) [¢ em™®]: Einfluss der Salinitit auf die Dichte

,9)
K, (T,S,p) [bar]: Kompressibilitdtsmodul (vgl. Gl. 2.6 und 2.7)

Fir S = 0 hat p°(T,S) ein Maximum (7)4,: Temperatur maximaler Dichte):

Tymaz(S = 0,p = 0) = 3.9839°C

2.A.38
P°(Tomaz, S = 0) = 0.9999720g cm > ( )

2.B Anhang - Internationale Zustandsgleichung fiir
Meerwasser (Unesco-Formel)

1980 wurden alle experimentellen Daten tiiber die Abhéngigkeit der Dichte als Funktion
von Temperatur, Salinitat und Druck zusammengetragen und in einem UNESCO-Report
veroffentlicht. Demgeméafl wird die Dichte durch die Funktion

p(S,T,p=0)

p(S,T.p) = B2 (2.B.1)

p
KS(S7T7p)

empirisch beschrieben, wobei der Zdihler p(S,T,p = 0) die Dichte des Wassers an der
Oberfliache (p=0) bedeutet.

Die Beziehung ist von der gleichen Form wie Gl. (2.A.36) - tatsachlich ist letztere
ein auf kleine Salinitéten beschrinkter Spezialfall von Gl. (2.B.1) - nur dass Kg den

mittleren Kompressibilititsmodul bedeutet (secant bulk modulus), welcher definiert ist

durch
b

Kg=—-v— 2.B.2
5 YA ( )
(vgl. GL 2.6; v = spezifisches Volumen von Wasser)

Sowohl p(S,T,p = 0) als auch Kg(S,T,p) werden als Potenzreihen von Salinitét,

Temperatur und Druck approximiert:

p(S,T,p=0)=A+B-S+C-5*?+D.S5? (2.B.3)
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Ks(S,T,p)=E+F-S+G-S**+(H - +1-S+J-S**p+(M+N-S)p* (2.B.4)

Die Koeffizienten A...N sind Polynome von maximal fiinftem Grad in 7" der Form
5
AT) =Y X,-T" (2.B.5)
n=0

Die entsprechenden Koeffizienten A; sind in Tab. 2.5 zusammengestellt.

Aus all diesen Formeln lassen sich die isotherme Kompressibilitat (Kr), der thermi-
sche Ausdehnungskoeffizient () und der Koeffizient der halinen Kontraktion (8s) als
Funktion von S, T" und p berechnen.

Tab. 2.5: Koeffizienten A, (Gl. 2.B.5) fir die in (2.B.3) und (2.B.4) definierten Groen

A .. N [11].
A B C
TO | +999.842594 +8.24493 -10~ | -5.72466 -1073
T1 | +6.793952 - 1072 | -4.0899 - 1073 +1.0227 -10~*
T2 | -9.09529 -1073 +7.6438 -107° -1.6546 -107°
T3 | +1.001685 -10~* | -8.2467 - 107
T4 | -1.120083 -10°% | +5.3875 -107°
T5 | +6.536332 -10~°
D E F
TO | +4.8314 -10~* +19652.21 +54.6746
T1 +148.4206 -0.603459
T2 -2.327105 +1.09987 1072
T3 +1.360477 -1072 | -6.167 -107°
T4 -5.155288 -107°
G H I
TO | +7.944 -1072 +3.239908 +2.2838 - 1073
T1 | 1.6438 - 102 +1.43713 -10~% | -1.0981 -10~°
T2 | -5.3009 -10~* +1.16092 -10~* | 1.6078 -1076
T3 -5.77905 - 1077
J M N
TO | +1.91075 -10~* | +8.50935 -10~° | -9.9348 -10~"
T1 -6.12293 -10°© +2.0816 -10°8
T2 +5.2787 -1078 +9.1697 10710
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