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usammenfassung 

In polaren Breiten beeinfluflt das Meereis nachhaltig die Impuls- und Ene1gietra.n~- 
poste zwischen der AtmosphÃ¤r und dem Ozean. Zum Studium mesoskaliger Wech- 
selwirkungsprozesse wird das nichthydrostatische AtmosphÃ¤renmodel METRAS 
mit einem dynamisch-thermodynamischen Meereismodell gekoppelt. Der Anwen- 
dungsbereich des AtmosphÃ¤re-Meereis-Modell liegt auf einer rÃ¤umliche Skala von 
bis zu 300 km und einer zeitlichen Skala von bis zu einer Woche. 

Das FluÂ§mittelungsverfahre im Modell METRAS wird um einen Ansatz zur Be- 
rechnung des atmosphÃ¤rische Formwiderstands des Meereises erweitert. Anhand 
eines Vergleichs zwischen aus Messungen und aus Moclellergebnissen abgeleiteten 
Transferkoeffizienten fÃ¼ Impuls und fÃ¼hlba,r WÃ¤rm wird na,chgewiesen, daÂ damit 
die turbulenten Transporte in der Bodenschicht Å¸be dein meereisbedeckt,en Ozean 
realitÃ¤tsna beschrieben werden. Weiterhin werden ausschlieÂ§lic auf das Meereis 
und ausschlieÂ§lic auf die offenen WasserflÃ¤che bezogene Tra,nsferkoeffizienten be- 
stimmt, die z.B. in Meereis- oder Ozeanmodellen &ngewendet, werden kÃ¶nnen 

Das gekoppelte AtmosphÃ¤re-Meereis-Model zeichnet sich im Vergleich zu anderen 
in Polargebieten angewandten mehrdimensionalen Modellen durch eine detailliertere 
Berticksichtigung von physikalischen Prozessen aus, die im Zusammenhang mit einer 
hohen rÃ¤umliche und zeitlichen Varia,bilita,t der Meereisbedeckung auf dem Ozea,n 
auftreten. Das Meereismodell besitzt mehrere Eisdickenklassen. mit denen insbeson- 
dere die zeitliche Entwicklung von NeueisflÃ¤che und deren EinfluÂ auf den Wa.rnie- 
austausch zwischen Ozean und AtmosphÃ¤r gut wiedergegeben werden kÃ¶nnen Das 
Meereis wird vertikal in mehrere Schichten aufgelÃ¶st Weiterhin enthÃ¤lt das Meer- 
eismodell eine Parametrisierung des ozeanischen Formwiderst.a~nds des Meereises. 

Das gekoppelte Modell wird in der arktischen Eisrandzone und im Bereich einer 
gro8flÃ¤chige Polynja angewandt. Die Simulationen werden hauptsÃ¤.cldic1 fÃ¼ die im 
Winter hÃ¤ufi a,uftretenden Kaltlufta~usbrÃ¼ch aus der Ar lhs  durchgefiihrt. Es wird 
gezeigt, daÂ in Eisrandzonen mit rÃ¤umlic stark variierenden Eisclicken und Eiskon- 
zentrationen infolge unterschiedlicher Driftgeschwindigkeiten betrÃ¤cht~lich Veriinde- 
rungen der rÃ¤umliche Verteilung des Meereises auft,ret,en kÃ¶nnen Weit,erhin wird 
untersucht, wie eine Polynja die atmosphÃ¤rische StrÃ¶mungsfelde beeinfluÂ§t Es 
stellen sich erheblich reduzierte bodennahe Windgeschwindigkeiten in1 Lee der Po- 
lynja ein. Aufgrund unterschiedlicher Driftgeschwindigkeiten des Meereises in ihrer 
Umgebung verkleinert sich die Polynja, wodurch sich ihr EinfluÂ auf die AtmosphÃ¤r 
abschwÃ¤cht Friert die Polynja zu, dann ist schon eine geringe Dicke der Neueis- 
schiebt ausreichend, um die atinosphÃ¤~rische StrÃ¶mungsfelde in erheblichem MaÂ§ 
zu homogenisieren. 



ummary 

In polar regions, sea ice strongly influences the momentum arid energy transfer bet- 
ween the atmosphere and the ocean. In order to study mesoscale interactions a non- 
hydrosta.t,ic at~mospheric model (METRAS) is coupled to a dynamic-thermodynamic 
sea ice model. The coupled model can be used on spatial and tcmpora,l scales up to 
300 km and 1111 to 1 week respectively. 

In the atmospheric model, the flux averaging method for determining the turbu- 
lent. surface fluxes is modified by introducing a calculation of the atmospheric form 
dra,g of sea ice. With this extension modelled and measured drag a,nd heat transfer 
coefficients for heterogeneous ice-water-surfaces agree well. Furthermore, drag and 
heat transfer coefficients for sea ice surfaces and Open water surfaces are derived, 
which can be applied to sea ice or ocean models. 

The physical processes in the coupled atmosphere - sea ice - model a,re described 
in more cletail than in otlier multi-dimensional models usecl for pola,r regions. The 
sea ice n~odel has several ice thickness classes which are especially designed for si- 
n~ula.t,ing the development of thin ice a,nd its influence on the heat exchange between 
the ocean and the atmosphere. The sea ice is vertically devided in several layers and 
a paraniet,erization of the oceanic form drag of sea ice is includecl. 

The coupled model is applied to t,he Arctic marginal ice Zone and a large po- 
lynya,. The simulations are carried out for Arctic cold air outbrea,ks. It is shown 
that considerable changes of the spatial distribution of sea ice in marginal ice zones 
are likely to occur due to spatially varying ice thicknesses ancl ice concentrations. 
On t.he downwind side of the polynya the near surface wind speecl is considerably 
reclucecl. For different drift velocities of the sea ice surrounding the polynya, its ho- 
rizontal extensioii and, consequently, its influence on t,he a,tniosphere decreases. In 
case of freezing, even a thin layer of new ice homogenizes t.he atmospheric flow fields 
consiclerably. 



Einleitung und Zielsetzung 

AtmosphÃ¤r und Ozean stehen untereinander durch Impuls- und Energietransporte 
s i e  durch den Austausch von gasfÃ¶rmigen flÃ¼ssige uncl festen St,offen in vielfÃ¤lti 
ger Wechselwirkung. Diese wird in den polaren Regionen nachhaltig durch das Meer- 
eis geprÃ¤gt Ma,ximal sind etwa 10% der gesamten OzeanoberflÃ¤ch mit Meereis be- 
deckt. Trotz seines regional begrenzten Auftretens spielt es durch seine hohe rÃ¤um 
liche und zeitliche VariabilitÃ¤t eine wesentliche Rolle im globalen I<liinageschehen. 
Einerseits regt das Meereis durch seine Bildung, seinen Transport und sein Ab- 
schmelzen verschiedene Prozesse im Ozean an, andererseits modifiziert es durch seine 
Materialeigenschaften und vielfÃ¤ltige geometrischen Formen den Impuls-, Energie- 
und Stofftransfer zwischen AtmosphÃ¤r und Ozean. 

Die Meereisbildung ist von groÂ§e Bedeutung fÃ¼ den Antrieb der globalen Ozean- 
zirkulation. Die starke Abkiihlung der ozeanischen Deckschicht uncl das beim Ge- 
frieren von Meerwasser a,n den Ozean abgegebene Salz destabilisieren in bestimmten 
Teilen der Meereisregionen die Dichteschichtung der WassersÃ¤ul derart, daÂ es zur 
Anregung von Konvektion kommt. Dadurch kann das mit Sauerstoff und anderen 
Substanzen angereicherte OberflÃ¤chenwasse bis in grofle Tiefen des Ozeans a,bsin- 
ken. Durch die Drift des Meereises werden latente Wanne uncl Spurenstoffen Å¸be 
mehrere Tausend Kilometer transportiert. Schmilzt das Eis ab, dann bewirkt die 
Verringerung des Salzgehaltes in der Deckschicht eine St,abilisierung cler Dichte- 
schichtung, so daÂ der Vertikalaustausch im Ozean abgeschwÃ¤ch wird. 

Wiihrend offene WasserflÃ¤che etwa 10% der einfallenden SoIa,rstrahlung reflek- 
tieren, kann dieser Wert bei schneebedecktem Eis bis zu 90% betragen. Somit hÃ¤ng 
die Menge der irn Klimasystem absorbierten Solarstrahlung in signifikatem AusmaÂ 
von der Meereisausdehnung in den Polargebieten ab. 

Weiterhin hemmt das Meereis aufgrund seiner FestkLirpereigenschaften den 
WÃ¤rmeaustausc zwischen Ozean und AtmosphÃ¤re Die isolierende Wirkung hÃ¤ng 
nichtlinear von der vertikalen MÃ¤chtigkei des Meereises ab. 

Durch das Meereis wird auch der Impulsflui3 aus der AtmosphÃ¤r in den Ozea,n we- 
sentlich modifiziert. Die i.a,. grÃ¶fier OberflÃ¤chenrauhigkei des Meereises gegeniiber 
der offener WasserflÃ¤che sowie die der atmosphÃ¤rische und ozeanischen StrÃ¶mun 
ausgesetzten Prefieisrucken, Kiele und SchollenseitenflÃ¤.cl~e bewirken eine intensive 
dynamische Kopplung zwischen dem meereisbedeckten Ozean und cler AtmosphÃ¤re 



1 EINLEITUNG UND ZIELSETZUNG 

Zur Erfassung der verschiedenen Wechselwirl~ungsn1ecl1a~nismen zwischen At- 
mosphÃ¤r uncl Ozean ist der Einsatz gekoppelter numerischer Modelle, welche auch 
das Meereis als int,erakt,ive Komponente im Gesamtsystem berÃ¼cksichtigen unver- 
zicht,bar. Die Beschreibung der einzelnen Systemkomponenten in solchen Modellen 
ist, stark von der ra.umlichen und zeitlichen Skala der zu untersuchenden PhÃ¤no 
mene abhÃ¤ngig Bisher existieren l~auptsÃ¤chlic gekoppelt,e Ozean-Meereis-Modelle. 
Erst in den letzt,en Ja,hren wurde auch der Modellierung von Wechselwirkungspro- 
zessen zwischen AtmosphÃ¤r und Meereis zunehmend Aufmerksa,mkeit geschenkt. 
Einerseits werden eindin~ensionale Modellstudien zur Bedeutung einzelner Kopp- 
lungsgrÃ¶Â§ durchgefÅ¸11rt So untersuchen beispielsweise Ebert und Curry [I9931 den 
EinfluÂ der OberflÃ¤,chenalbed und des Anteils offener Wasserfla,chen in einem Gebiet 
auf die Ent,wicklung des Meereises mit einem thermodynamischen Meereismodell, an 
das ein detailliertes Strahlungstransfermodell mit Wolkenphysik gekoppelt wurde. 
Andererseits werden dreidimensionale Klimasystemmodellefiir spezielle Gebiete ent- 
wickelt. (z.B. Lynch et a,l. [I9951 fÅ  ̧ den Bereich um die Beringstrafle), um regionale 
PhÃ¤nomen Å¸be einen Zeitraum von bis zu mehreren Jahren st,udieren zu kÃ¶nnen 

Das Ziel der vorliegenden Arbeit ist die Entwicklung und Anwendung eines gekoppel- 
t.en AtmosphÃ¤re-Meereis-Modells welches regional begrenzt, jedoch unabhÃ¤ngi von 
einem ganz speziellen Gebiet, mit einer hohen rÃ¤umliche und zeitlichen AuflÃ¶sun 
zum Studium kleinskaliger Prozesse eingesetzt werden ka,nn. Sein Anwendungsbe- 
reich liegt auf einer rÃ¤umliche Ska,la von bis zu 300 km (4 km horizonta,le Gitter- 
weite) und einer zeitlichen Skala von bis zu einer Woche. Im Vordergrund stehen 
Modellexperiinente in der a,rktischen Eisrandzone, dein Ãœbergangsbereic zwischen 
dem nahezu vollsta,ndig mit Meereis bedeckten und den1 offenen Ozea,n. Die Grenze 
zwischen der Eisrandzone und dem vollstÃ¤ndi eisfreien Ozean wird als Eisrand be- 
zeichnet. 

Die Eisra,ndzonen zeichnen sich im Vergleich zur zentralen Arktis durch eine kom- 
plexere Struktur sowie eine hÃ¶her rÃ¤umlich und zeitliche VariabilitÃ¤ der Meer- 
eisdecke a,us. Diese hohe VariabilitÃ¤ entsteht durch das Zusammenwirken einer 
Vielzahl kleinskaliger PhÃ¤nomene Dabei erlangen durch den obergang zum offenen 
Ozean verschiedene Prozesse, die in der zentralen Arktis nur eine untergeordnete 
Rolle spielen, eine grÃ¶Â§e Bedeutung. Ihrer realitÃ¤tsnahe Erfassung soll in dem zu 
entwickelnden Modell besondere Aufmerksamkeit gewidmet werden. 

Die Eisrandzonen sind Gebiete mit besonders s taken  Ra,uhigkeit,s- und Tempe- 
raturinhomogenit.Ã¤t.en Die einzelnen Eisschollen sind relativ klein uncl von offenen 
WasserflÃ¤che umgeben. Diese offenen WasserflÃ¤che entst,ehen sowohl durch dyna- 
mische als auch durch thermodynamische Prozesse. Die in die Eisra~ndzonen und 
in das Packeis einlaufenden ozeanischen Wellen fÃ¼hre zum Zerbrechen von groÂ§e 
Schollen. Damit werden laterale Schmelzprozesse begÅ¸nstigt sobald das Meereis 
in Gebiet,e mit Wasserteinpera,tuuren Ã¼be dem Gefrierpunkt driftet. Das laterale 
Schmelzen undIoder eine Eisbewegung in Richtung des offenen Ozeans verursachen 
die in Eisrandzonen in der Regel charakteristischen kleinen uncl mittelgroÂ§e Eiskon- 
zentrationen. Dadurch ergibt sich eine grÃ¶Â§e Exponiertheit der einzelnen Schollen 
gegeniiber der atrnosphiirischen und ozeanischen StrÃ¶mung I111 Vergleich zu einer 



geschlossenen Eisdecke werden zusa~tzlicl~ die Schollenseit,enflÃ¤cl~e angestr6mt, wo- 
durch die Driftgeschwindigl~eit des Meereises erheblich beeinfluflt wird. Findet ein 
Transport des Meereises in Gebiete mit Wassertemperaturen de~it~lich oberhalb des 
Gefrierpunktes sta,tt,  schmilzt es rasch ab. Andererseits wird im Herbst und im Win- 
ter durch eine atmosphÃ¤risc bedingte Abkiihlung der ozea~nischen D~clischicht auf 
offenen WasserflÃ¤che Neueis gebildet und somit eine Ausdehnung der Meereisdecke 
bewirkt. 

Sowohl dynamische Prozesse (Eisdrift, Bildung von Prefleisriiclien und Kielen) als 
auch tllermodynamische Prozesse (Gefrieren, Schmelzen) verÃ¤nder die Ausdehnung 
und die Mgcl1tigkeit der Eisschollen. Gleichzeitig werden die Flac11en offenen Was- 
sers in ihrer Form und GrÃ¶Â beeinfluflt. Damit werden die Impuls-, St,ralllungs- 
und WÃ¤rmeflÅ¸s zwischen dem meereisbedeckten Ozean und der AtmosphÃ¤r mo- 
difiziert. Durch RÃ¼ckwirkun der dadurch verÃ¤nderte at,mospl~Ã¤~rische und ozea- 
nischen Grenzschichtstr6mungen schlieÂ§ sich der Wecl~selwirl<ul~gszylilus zwischen 
AtmosphÃ¤re Meereis und Ozea,n. 

Die Anwendungen des AtmosphÃ¤re-Meereis-Modell zum St,udium dieser Wechsel- 
wirkungen konzentrieren sich im wesentlicl~en auf im Winterhalbjal~r anzutreffende 
StrÃ¶nlungssituationen In diesem Zeitraum kommt, es hÃ¤.ufi zu starken Kaltluftaus- 
briichen aus der zentralen Arktis, wobei Temperaturdifferenzen zwiscl~en den boden- 
nahen Luftschichten und den offenen WasserflÃ¤che von bis zu Ã¼be 30 K auftreten 
kÃ¶nnen Unter diesen Bedingungen sind die VerÃ¤nderunge der atmosphÃ¤rische 
GrenzschiclltstrÃ¶mun beim Ãœbergan von einer geschlossenen Eisdecke zum offe- 
nen Ozean besonders stark. 

Zur Simulation der a,tinosphÃ¤riscl~e Prozesse wird das MEsoslialige TRAnsport 
und .St~rÃ¶mungsmodel METRAS verwendet, welches a n  der UniversitÃ¤, Hamburg 
entwickelt wurde. Es ist ein prognostiscl~es, nichthydrostatisclles, dreidimensionales 
Atinospharenmodell. Vollst,Ã¤ndig Modellbeschreibungen biet,en Schliinzen [1988], 
Schliinzen e t  al. [1996a], SchlÃ¼nze et  al. [1996b] und Wosik und Schliinzen 119961. 
GegenÃ¼be anderen nicl~thydrostatischen Modellen ist es besonders gut, fÅ  ̧ Modell- 
rechnungen Å¸be komplexem GelÃ¤nd und inhomogenen OberflÃ¤che geeignet. Es 
wurde z.B. fÅ  ̧ die Simulation von Land-Seewindzirkulat.ionen (SchlÃ¼nze [1990]. 
Wu und Schlunzen [1992]) und zur Berechnung des Transports und der Depositi- 
on von Spurenstoffen im Gebiet der deutschen Bucht (Schliinzen und Pahl [1992], 
Schliinzen und Krell 119941) eingesetzt. 

FÅ¸ Modellrechnungen in den Polargebieten wird die Beschreibung der tur- 
bulenten Transporte in der Bodenschicht den spezifiscl~en OberflÃ¤cl~eneige~~scl~af 
ten des rneereisbedeckten Ozeans angepaÂ§t Weiterhin wird ein dynamiscll- 
thermoclynamisclles Meereismodul fiir das AtmosphÃ¤renmoclel METRAS ent- 
wickelt, welches insbesondere a,uf die Wiedergabe der in Eisranclzonen relevanten 
Prozesse abgestimmt ist. 



4 1 EINLEITUNG UND ZIELSETZUNG 

Zur Charaliterisierung der Meereisdecke in einer Modellgit,t,erzelle wird als grundle- 
gende GrGÂ§ die Eiskonzentra,tion (der Bedeckungsgrad des Meereises) A eingefÃ¼hrt 
Sie ist definiert, als horizonta,les Mittel 

Å¸be die mit  Meereis bedeckten Anteile einer Gitterzelle G der FlÃ¤ch Fr,. Der Eisin- 
cliliator I ~ c l ( . ' r ,  y )  ist Eins. wenn der Punkt (x,y) von Meereis bedeckt ist. anderenfalls 
ist. er Null. 

Das Meereis wird sowohl im Atmospl~Ã¤renmodel METRAS als auch im Meereis- 
moclul als Kontinuum angenÃ¤hert d.h., es wird angenommen, daÂ gemittelte GrÃ¶Â§ 
z . B .  die Eiskonzentration) stetige und beliebig oft differenzierbare Funktionen des 
Ort,es und der Zeit, sind. Somit wird in einer Gitterzelle. die riiumlich wesentlich 
grÃ¶Â§ ist als die typische Ausdehnung einer einzelnen Eischolle, die mittlere Wir- 
li~lng einer groÂ§e Anzahl von Eisschollen auf die atn~osphÃ¤risch StrÃ¶mun und auf 
die zeit,liche VerÃ¤nderun der Meereisdecke betrachtet. 

Aufgrund dieser Kontii~uumsannahrne muÂ sich die horizonta,le Gitterweite des 
gekoppelt,en AtmosphÃ¤re-Meereis-Modell nach dem mittleren Durchmesser der Eis- 
schollen in1 Sirn~lat~ionsgebiet richten. Die hier gewÃ¤hlt Gitterweite von 4 km ist 
in Regionen mit Eisschollen von mehreren Kilometern Durchmesser nicht geeignet. 
Schollen von solcher GrÃ¶Â treten aber hauptsÃ¤chlic in der zentralen Arktis auf, 
selt,ener in den Eisra,ndzonen. Soll das gekoppelte Modell in der zentralen Arktis 
angewendet werden, dann mÅ¸Â§t horizontale Gitterweiten von 10 km bis 20 km 
gewÃ¤hl werden. FÃ¼ alle Sirnulationen im Rahmen der vorliegenden Arbeit wer- 
den die SchollenlÃ¤nge so vorgegeben, daÂ die Kontinuumsannahme nÃ¤herungs'vveis 
erfÅ¸ll ist,. 



Ãœberblic Ã¼be die Arbeit 

Nach der Einleitung und Zielsetzung im Kapitel 1 werden im Kapitel 2 die Grund- 
gleichungen und die Numerik des AtmosphÃ¤renmodell METRAS vorgestellt. 

Aufba,uend auf den in1 Modell METRAS bereits vorhandenen Ansatzen, wird irn 
Kapitel 3 die Behandlung der turbulenten FlÃ¼ss in der Bodenschicht den speziel- 
len Eigenschaften einer meereisbedeckten OzeanoberflÃ¤ch angepaflt,. Die wichtigste 
Moclellerweiterung ist die Parametrisierung des Formwiclerstands des Meereises. 

FÃ¼ bestimmte, die AtmosphÃ¤re die Meereisdecke oder die OZeanoberflÃ¤ch be- 
schreibende GrÃ¶Â§ mÃ¼sse im Rahmen der Modellrechnungen Anlangsbeding~~iigen 
vorgegeben werden. Diese im wesentlichen auf flugzeuggest,Å¸tzte Messungen basie- 
renden Werte werden iin Kapitel 4 angegeben. Weiterhin werden in diesem Kapitel 
grundlegende Prozesse in der atmosphÃ¤,rische Grenzschicht bei ab- und aufeisigen 
StrÃ¶munge Ã¼be eine Eisrandzone diskutiert. Im letzten Teil des Kapitels 4 werden 
die im Modell METRAS angewandten Verfa,hren zur Berechnung der turbulent,en 
bodennahen FlÃ¼ss Å¸be dem meereisbedeckten Ozean mi t  Hilfe von aus Messungen 
abgeleiteten Transferkoeffizienten fÃ¼ Impuls und fÃ¼hlbar WÃ¤rm verifiziert. 

I m  Kapitel 5 werden das dynamisch-t,l~ern~odynamische Meereismodul und seine 
Kopplung an das At~nosphÃ¤renmodel beschrieben. 

Mit dem gekoppelten Modell werden im Kapitel 6 Wecl~selwirkungsprozesse zwischen 
AtmosphÃ¤r und Meereis in einer Eisrandzone unt,ersucl~t. In dynamischer Hinsicht 
wird zwischen einer ab- und einer aufeisigen StrÃ¶mun unterschieclen. Aus thermo- 
dynamischer Sicht werden sowohl die Neueisbildung als auch das rasche Schmelzen 
des Eises in Eisrandzonen studiert. Es wird die qualitative C~bereinstimmung von 
Modellergebnissen mi t  Beobachtungen gezeigt. 

Im Kapitel 7 wird schliefllich die ÃœberstrÃ¶mu einer groflflÃ¤chige Polynja, eines 
eisfreien Gebietes, simuliert. Da,bei soll gezeigt werden. daÂ grofle Temperaturge- 
gensÃ¤tz zwischen Meereis- und WasseroberflÃ¤che zu deutlichen VerÃ¤nderunge der 
atmosphÃ¤rische StrÃ¶mungsfelde fÃ¼hre kÃ¶nnen Davon ausgehend wird untersucht, 
wie ein inhomogenes Windfeld die Drift des die Polynja. umgebenden Meereises be- 
einflufit. Abschlieflend wird die Homogenisierung der at~mospl~Ã¤riscl~e StrÃ¶mungs 
verhÃ¤ltniss beim Zufrieren der Polynja verfolgt. 

Im Kapitel 8 werden die Ergebnisse der Arbeit zusammengefaflt. 



Das mesoskalige 
AtmosphÃ¤renmodel ME 

2.1 Grundgleichungen des Modells 

Das Modell basiert auf sechs Grundgleichungen, welche aus der Erhaltung des Im- 
pulses. der Masse und cler Energie abgeleitet werden. Dies sind clie prognostischen 
Gleichungen fiir clie Windgeschwindigkeit, die Masse, die potentielle Temperatur und 
den Wasserclampfgel~a,lt der Luft sowie die Definitionsgleicl~ung fÅ  ̧ die potentielle 
Temperatur und die Zustandsgleichung idealer Gase. Damit ergibt sich das folgende 
Modellgleicl~~~ngssystem: 

Dabei sind U der dreidimensionale Windgeschwindigkeitsvektor, p die Dichte der 
Luft,. 11 cler Luftdruck, pr ein R,eferenzdruck (pr = 100000 Pa )  und t die Zeit. Wei- 
terhin sind 0 die vektorielle Winkelgeschwindigkeit der Erde. $ das Geopotential 
und R die molekulare Reibungskraft. Zusammenfassencl steht fiir die skalaren 
Gr6Â§e potentielle Temperatur 6 und atmosphÃ¤rische Wasserdampfgel~alt q ,  wo- 
bei ,5, Quellen und Senken der skalaren GrÃ¶fie sind. Mit. v, wird das spezifische 
Volumen t,rockener Luft (3 = 0) und Wasserdampf (3 = 1) sowie mit Rj die spezi- 
elle Gaskonstante bezeichnet. Schliefilich sind Rd die Gaskonstante trockener Luft, 
cp die spezifische WÃ¤,rmekapazitÃ¤ bei konstantem Druck und Ta die Temperatur 
der Luft. Der Wasserclampfgehalt feuchter Luft wird durch clie spezifische Feuchte 
cl~arakt~erisiert. Sie ist definiert a,ls das VerhÃ¤ltni der Masse des Wasserdampfes zur 
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Gesamtmasse feuchter Luft. Der spezifischen Feuchte wird das Symbol q zugeordnet. 
Sie wird im weiteren auch abkÃ¼rzen als Feuchte bezeichnet. 

Die Modellgleichungen werden in einer zeitlich und rÃ¤umlic gemittelten Form 
gelÃ¶st Dazu werden die Variablen $ nach 

in einen zeitlich und rÃ¤,umlic gemittelten Anteil $ und eine Abweichung von 
diesem geinittelten Anteil zerlegt. Der Anteil $ ist das Mit,tel von 1;' Å¸be das Zeit- 
intervall At und das Volumenelement Az . Ay . Az. Es gilt 

In den gemittelten Modellgleichungen werden die Mittelwerte cler Dichte. des Drucks, 
der potentiellen Temperatur und der spezifischen Feuchte in einen mesoslialigen An- 
teil und einen grofiskaligen Anteil zerlegt. Ersterer wird mit einer Tilde, letzterer 
durch den Index Null gekennzeichnet. FÅ¸ den groÂ§skalige Anteil wird hyclrost,ati- 
sches und geostrophisches Gleichgewicht angenommen. Aus numeriscl~en Griinden 
wird cler mesoskalige Druck j? nochmals in einen Anteil pl und einen Anteil 7-12 = b~i 
zerlegt. Dabei ist pl die durch hydrostatische, thermische Effelde hervorgerufene 
Komponente der Druckstorung und p2 die durch nicl~thydrostatiscl~e. rein dynami- 
sche Effekte bewirkte Koniponente des gesamten mesoskaligen Drucks. 

Unter VernachlÃ¤ssigun kleinskaliger Druck- und Dichtevariationen ergeben sich zu- 
sammenfassend fÅ  ̧ die meteorologischen Variablen folgende Z,erlegungen: 

Das Modell METRAS wird hauptsÃ¤chlic in den mesoskaligen Bereichen -) und 3 
angewendet. Nach Orlanski [I9751 sind diese Bereiche durch eine charakteristische 
horizontale Skala a,tmosph%rischer Prozesse von 2 km bis 200 km und eine cl1ara.kt.e- 
ristische zeitliche Ska,la, von wenigen Stunden bis zu einigen Tagen festgelegt,. 
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Diesen Skalen entsprechend, werden folgende NÃ¤herunge vorgenommen, u m  das 
Modellgleichungssysten~ zu vereinfachen: 

0 Anelastische Approximation, d.h. V ( p o u )  = 0 .  
Dies dient der Vermeidung von Schallwellen. 

e Boussinesq-Approximation, d.h. p = po, auÂ§e in1 Auftriebsterm. 
Abweichungen von der mittleren Dichte pO werden in allen Tennen auÂ§e dem 
Auftriebsterm vernachlZssigt. 

0 Verna~chlÃ¤ssigun der BreitenabhÃ¤ngigkei des Coriolispa,ra,meters f = 2 0  sin p 
und des Pa,rameters f' = 2Q cos y, d.h. f = f(yr) und f = ,f'(y,.) bzgl. einer 
geographischen Referenzbreite 93,. . 

e VernachlÃ¤ssigun der molekularen Reibungskraft (Term R in GI. (2 .1 ) ) .  

Nach Mittelung und Vereinfachung der Gleichungen (2 .1 )  bis (2.5) ergeben sich die 
folgenden Modellgleichungen in kartesischen Koordinaten1: 

Die Beziehungen (2 .9 )  bis (2.11) sind die 1mpulsbilanzgleichungen. Dabei ist mO der 
groflskalige Anteil der mittleren Masse der Luft, und 

sind die Komponenten des groflskaligen geostrophischen Windes. 

- - 
Die Terme F l , F 2  und Fy werden durch die Divergenz der subskaligen ImpulsflÃ¼ss 
bestimmt. 

'Im AtmosphÃ¤renmodel METRAS ist die x-Achse des Koordinatensystems nach Osten, die 
y-Achse nach Norden und die z-Achse in die AtmosphÃ¤r gerichtet. 
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Es gilt 

Die prognostischen Gleichungen fÃ¼ die potentielle Temperatur und die spezifische 
Feuchte sind durch die nachfolgenden Beziehungen P gegeben. P Dabei ergeben sich 
die Terme & und & in Analogie zu den Termen fi,F2 und als Divergenz der 
subskaligeri fÃ¼hlbare WÃ¤rnieflÃ¼s bzw. der FlÅ¸ss spezifischer Feuchte (in1 weiteren 
auch abkÃ¼rzen als FeuchteflÃ¼ss oder latente WÃ¤rmefliiss bezeichnet). Die Terme 
P 

Sa und 3- bezeichnen Quellen und Senken. Es sind 

mit 

Die vereinfachte KontinuitÃ¤tsgleichun lautet 

Der mesoskalige Druckanteil pi wird mit Hilfe der hydrostatischen Gleichung 

berechnet, wobei g die Erdbeschleunigung ist. Der mesoskalige Druckanteil p2 wird 
aus der Poisson-Gleichung 

gewonnen, wobei Å eine provisorische Geschwindigkeit darstellt. 
Die linearisierte Gasgleichung ergibt sich zu 
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2.2 Parametrisierung subskaliger Prozesse 

In numerischen Modellen mÅ¸sse alle Prozesse mit einer rÃ¤.umliche Skala, die klei- 
ner ist als die gewÃ¤lilt GitterauflÃ¶sung parametrisiert werden. Bei einer Parametri-  
sierung werden die unbekannten subslialigen GrÃ–Â§ durch bekannte an  den Gitt,er- 
punkt,en definiertSe skalige GrÃ¶fle sowie passende Pa,ranieter ausgedrÃ¼ckt Zu solchen 
unbekannten GrÃ¶Â§ zÃ¤.11le die im Abschnitt 2.1 eingefÃ¼hrte subskaligen FlÃ¼sse 
die alle turbulenten Fluktuationen unterhalb der Gitt,erweite erfassen. Sie werden 
deshalb im folgenden als turbulente FlÅ¸ss bezeichnet,. Aber auch woll~enmiluophy- 
sikalische VorgÃ¤ng und der Strahlungstransport mÃ¼sse pa,rametrisiert werden. Bei 
der Anwendung des Modells METRAS auf polare Gebiete wird giinzlich auf die 
Behandlung wolkenmikropl~ysikalischer Prozesse und a,uf die Berechnung des Stra,h- 
lungstransfers in der AtmosphÃ¤r verzichtet. 

2.2.1 Die turbulenten FlÃ¼ss 

Zur Schlieflung des Syst,ems der Modellgleichungen (2.9) bis (2.24) rnÅ¸sse die tur-  
bulenten Impuls-, WÃ¤rme und FeuchteflÃ¼ss berechnet, werden. Die hierfÃ¼ ver- 
wendeten AnsÃ¤tz werden als Turbulenzscl~lieÂ§~~i~gsverfal~re bezeichnet,. Bei einem 
SchlieÂ§u~~gsverfal~re erster Ordnung werden die turbulent,en FlÅ¸ss diagnostisch 
best,immt. Bei sog. SchlieÂ§unge hÃ¶here Ordnung werden prognostische Gleichun- 
gen fÃ¼ die t,urbulenten Fliisse gelÃ¶st In diesen Gleichungen treten aber Mehrfach- 
1. .oiielationsteri-ne . . (z.B. zulzulO') auf, die ihrerseits wiederum para,metrisiert werden 
mÃ¼ssen Die im Modell METRAS verwendeten Turbulenzscl~lieÂ§ungsverfal~re gehen 
auf einen SchlieÂ§ungsa.nsat erster Ordnung zurÃ¼ck Die turbulenten FlÅ¸ss werden. 
proportional den Gra,clienten der mittleren GrÃ¶Â§ gesetzt,. Damit ergibt sich 

fiir die t,urbulenten Impulsfliisse2 und 

fiir die turbulenten WÃ¤rme und Feuchtefliisse. 
1,'nter der Annahme. daÂ fÃ¼ den Impuls, die WÃ¤rm und die Feuchte eine Iden- 

t i tÃ¤ zwischen den horizonta,len bzw. den vertikalen Diffusionskoeffizienten Km, I<), 
und I<q besteht,, mÃ¼Â§t jeweils nur ein horizontaler und ein vertikaler Diffusionsko- 
effizient, bestimmt, werden. TatsÃ¤chlic wird a,ber im Modell METRAS die horizon- 
tale Diffusion bei Gitterweiten grÃ¶Â§ als 1000m nicht explizit berechnet, da sich 

'Die Bezeichnung der Ausdriicke rnu',u' als FlÃ¼ss entspricht der in der Meteorologie Ã¼bliche 
Verfahrensweise. Genaugenommen rnÃ¼ÃŸt, diese Ausdriicke jedoch nicht als FlÅ¸ss sondern als 
FluÂ§dichte bezeichnet werden. 
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durch die verwendeten, numerischen Verfahren zur Berecl~nung der Advektion und 
durch eine horizonta~le Filterung der LÃ¶sunge der Bilanzgleichungen implizit eine 
horizontale Diffusion ergibt. Es wird also nur die vertikale Diffusion berechnet. Da,- 
bei wird weiterhin angenommen, daÂ der vertikale Diff~~sionsl<oeffizient fÅ  ̧ WÃ¤rm 
gleich dem fÃ¼ Feuchte ist, d.h., daÂ Kh = Kg gilt. 

2.2.2 Die vertikalen Diffusionskoeffizienten 

Der bodennahe Teil der atmosphÃ¤rische Grenzscl~icl~t wird als Boclenschicl~t oder 
Prancltl-Schicht bezeichnet. Die Obergrenze der Prandtl-Schicht wird im meso- 
skaligen AtmosphÃ¤renmodel METRAS bei einer HÃ¶h ;,, = 10 m festgelegt. In  der 
Bodenschicht werden die vertikalen FlÃ¼ss von Impuls. W-arme und Feuchte a,uf 
der Grundlage der Monin-Obukhov'schen Ã„l~nlichkeitstheori paramet,risiert,. Unt,er 
dieser Anna,hme ergeben sich die vertikalen Diffusionsk~effizient~en ZLI 

und 

Dabei ist K, die von Karman-Konstante, fÃ¼ die ein Wert von K = 0.4 angenonl- 

me11 wird. Die Gesch~vindigkeit U=, definiert durch U: = d m ,  wird als 
Schubspa~nnungsgescl~windigkeit und das LÃ¤ngenma 

als Monin-Obukhov-LÃ¤ng bezeichnet. In Ana,logie zur Scl~ul~spani~ungsgeschwindig- 
lieit U *  stellen 0, und q, SkalengrÃ¶fle fÃ¼ die Temperatur bzw. fiir die Feuchte in der 
Prandtl-Schicht dar. Sie sind definiert durch 6L = -(w'd'/u,) und q, = -(w'q'/z~). 
Os ist die vertikal Ã¼be die gesa,mte Prandtl-Schicht gemittelt,e potentielle Tempe- 
ratur. Der Quotient stellt ein Mai3 fÃ¼ die StabilitÃ¤ der t,l~ermiscl~en Schichtung 
(im weiteren a,uch abkÃ¼rzen als Schichtung bezeichnet) dar. 

Qm und <&h sind universelle Funktionen, fÃ¼ die nach Dyer [I9741 die Beziehungen 

und 

verwendet werden. Aus den @-Funktionen kÃ¶nne die S t a l ~ ~ l i t Ã ¤ t s f ~ ~ l ~ l < t i o  dtTTL (f) 
des Imp~llses und die StabilitÃ¤tsfunktiol~e ( f )  der W Ã ¤ r n ~  ~111~1 der Fe~lcllte a11- 
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geleitet werden. Sie lauten 

> - ,  + ln (W) - 2 arctan(t,;') + 5 fÃ¼ f; < 0  
Y ' 7 7 ~  \,L} - \ -5; 

T fÃ¼ f. > 0 

I fÃ¼ 5 < 0 
L - 

-57 fÃ¼ > 0 

In der a~tmosp11Ã¤.risc11e Grenzschicht hÃ¤ng der turbulente Tra,nsport stark von 
der theriniscl~en Schicht,ung ab. Zu seiner Beschreibung ha,ben sich bei stabiler 
Schichtung sog. lokale Turb~~lenzsclilieÂ§ungsverfahre bewÃ¤.hrt Bei einer lokalen 
SchlieÂ§un erster Ordnung, wie sie fÃ¼ stahile Schichtung auch in1 Modell METR,AS 
verwendet wird, werden die turbulenten FlÃ¼ss in Analogie zur molekularen Diffusion 
proportional den lokalen Gradienten der mittleren tra,nsport,ierten GroÂ§e angesetzt. 
In einer konvektiven Grenzschicht wird der turbulente Tra,nsport vornehmlich durch 
eine boclennahe ErwÃ¤rmun der Luft angetrieben. Die dadurch ausgelÃ¶ste konvekti- 
ven Prozesse kÃ¶nne bis zur Obergrenze der Grenzschicht reichen. Demnach besteht 
in einer gut clurchmischten Grenzschicht zwischen den turbulenten FlÃ¼sse in ei- 
ner bestimmten I-IÃ¶h und den dort vorhandenen mittleren vertikalen Gradienten 
keine unmit,telbare Beziehung mehr, die turbulenten FlÃ¼ss werden auch von nicht- 
lokalen und Bodennahen GrÃ¶Â§ bestimmt. Laborexperimente und Simulationen mit 
wirbelauflosenden Modellen (large eddy siniulations) zum Studium konvektiver Pro- 
zesse haben gezeigt, daÂ Ã¼beral in der konvektiven Grenzscl~icht ein betrÃ¤chtliche 
nach oben gerichteter WÃ¤rmefluf herrscht, obwohl sehr hÃ¤ufi et,wa ab Mitte der 
Grenzschicht, eine leicht stabile Schichtung vorliegt. Mit, lokalen SchlieÂ§ungsverfah 
ren kÃ¶nne solche gegen die lokalen Gradienten gerichteten FlÃ¼ss nicht beschrieben 
werden. Darum wurden zur Behandlung konvektiver Grenzscl~ichten sog. nichtlokale 
Schliefiungen entwickelt, die den EinfluÂ nichtlokaler (z.B. bodennaher) GrÃ¶Â§ auf 
die turbulenten FlÃ¼ss berÃ¼cksichtigen 

In1 Modell METRAS wird zur Bestimmung der vertikalen Diffusionskoeffizienten in 
der freien Atmosp11Ã¤.r und bei stabiler thermischer Schichtung in der Grenzschicht 
ein Miscl~ungswegansatz nach Herbert und Kramm [I9851 benutzt. Darin werden 
die Diffusionskoeffizienten in AbhÃ¤ngigkei von der MischungsweglÃ¤~nge dem lokalen 
Gradienten der Windgeschwindigkeit und von der lokalen Gra,client-Richardson-Zahl 
R i  formuliert. Die AnsÃ¤tz fiir die vertikalen Diffusionskoefrizienten lauten 

l : f r l ( l  - 5Ri)' fÃ¼ 0 < Ri  < 0.2 
Krm = 

l ~ I ~ l ( 1  - 16Ri)'l2 fÃ¼ - 5 5 Ri 5 0 
(2.35) 

und 
fÃ¼ 0<Ri<0 .2  K,, = { - 16Ri)'l4 fÃ¼ - 5 5 Ri  < 0 ' 
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Dabei ist 

die MischungsweglÃ¤ng fÃ¼ neutrale Schichtung na,ch BlackacIa,r [1962], deren maxi- 
ma.ler Wert A durch 

U ,  
A = 0.007- 

f 
(2.38) 

gegeben ist. 

Im Fall einer konvektiven Grenzschicht wird ein von LÅ¸pke und Schlunzen [I9961 
entwickeltes nichtlokales Schlieflungsschema erster Ordnung verwendet. Dieses ba- 
siert wesentlich auf Arbeiten von Holtslag und Moeng [I9911 sowie Troen und Mahrt 
[1986]. Der turbulente vertikale WÃ¤rmefluf ist nach Priestley und Swinbank [1947], 
Deardorff [I9721 und Holtslag und Moeng [1991] durch 

gegeben. Dabei kennzeichnet F den vom lokalen Gradienten unabhÃ¤ngige Anteil des 
turbulenten Transportes. Zwar wird I' als gegen den mittleren G:raclienten gerichteter 
Term (countergradient-Term) bezeichnet, er bewirkt aber immer einen aufwÃ¤rtsge 
richteten Warmeflufi, unabhÃ¤ngi vom Vorzeichen des lokalen Gradienten der po- 
tentiellen Temperatur. LÃ¼pke und Schlunzen [I9961 verwenden fÅ  ̧ T die Beziehung 

Hierbei bezeichnen b eine Konstante mit dem Wert b = 3 ,  z ~ f  eine charakteristische 
Vertikalgeschwindigkeit, Q f  eine konvektive Tempera~tm'ska.lengrÃ–Â§ w'2 die Varianz 
der Vertikalgeschwindigkeit, zb die HÃ¶h der konvektiven Grenzschicht und 
den turbulenten vertikalen WÃ¤rmeflu in der Bodenschicht~. Die GrÃ¶fle ~f und Q f  

werden aus 

und 

gewonnen, wobei Os wieder die vertikal Ã¼be die gesamte Pra11dt.l-Schicht gemitt,elte - 
potentielle Temperatur ist. Nach Holtslag und Moeng [1991] wird wa aus 

berechnet. Die Parametrisierungen der vertikalen Diff~~sionsl~oeffizienten fÅ  ̧ WÃ¤rm 
und Feuchte I<,L sowie fÃ¼ Impuls Km sind durch 



und 

gegeben. 
Die Ableitung der Diffusionslioeffizienten erfolgte erstSens unter der Forderung der 

Stetigkeit der Fliisse a m  Oberra,nd der Prandtl-Schicht in der HÃ¶h zÃ£ und zweitens 
unt,er der Forderung I<h//fnl = 1 fÅ  ̧ neutrale Schichtung. Die in den Gleichungen 
2 . 4 4 )  und (2.45) angegebenen Para,metrisierungen fÅ  ̧ Km und I\h sind jeweils im  
HÃ¶henbereic von zp  < z 5 gÅ¸lt,ig Die hohe vertikde AuflÃ¶sun cles Modells ME- 
TRAS (siehe Abschnitt 2.3.1) gestattet, es, die HÃ¶h der Grenzschicht % diagnostisch 
als die HÃ¶h zu bestimmen, in welcher der turbulente vertikale WiirmefluÃ z u m  er- 
st,en Ma,l ein Minimum erreicht. An1 oberen Rand einer konvekt,iven Grenzschicht 
kombinieren Liipkes und Schliinzen [I9961 ihre Parametrisierung der Diffusionsko- 
effi~ient~en mit der des Mischungswegansatzes in der freien AtmosphÃ¤,re indem sie 
jeweils den grÃ¶ÃŸer der beiden K-Werte verwenden. 

2.3 Numerik 

2.3.1 Das Modellgitter 

Die Modellgleichungen werden rÃ¤umlic auf einem dreidimensionalen ARAKAWA- 
C-Gitter cliskretisiert. Die Struktur des Gitters ist in den Abbildungen 2.1 und 2.2 
veranschaulicht. Dabei und im weiteren korrespondiert I mit  der X-Richtung, J mit  
der y-Richtung und K mit der z-Richtung. 

Die einzelnen Komponenten einer vektoriellen GrÃ¶Â (z.B. die Komponenten U ,  

1) und w des Windgeschwindigkeitsvektors) und skalare GrÃ¶fle (z.B. die potentielle 
Temperatur 0) sind a,n rÃ¤,umlic voneinander getrennten Punkten des Modellgitters 
definiert. Diese Gitterkonfiguration erhÃ¶h die Genauigkeit bei cler Berechnung von 
Divergenzen, z.B. in Advektionstern~en. Der Wert eine,r Varia,blen an  einem Gitter- 
punlit ist fÅ¸ das ihn umgebende Volumen Aa;-Ay - Az reprÃ¤sentativ Werden Werte 
zwischen den Git,terpunliten benÃ¶tigt so bestimmen sich diese durch lineare Inter- 
polat.ion. Die Grenze cles Moclellgebiet,es (dicke Linien in Abb. 2.1 und Abb. 2.2)  
verlÃ¤uf ausschlieÃŸlic durch vektorielle Gitterpunkte, cl.h., die horizonta,len RÃ¤,nde 
sind bei I = .J = 1, I = A i X 1  + }, und J = M 2  + $ definiert, cler untere Rand 
liegt bei I< = \ und der obere Rand bei K = NX3 + 1. Die Ra,ndwert.e der skala- 
rcn GrÃ¶fle sind eine halbe Gitter-weite a,uÂ§erha,l des Moclellgebietes definiert. Die 
Randwert,e der Komponenten der vektoriellen Groflen liegen ent,weder auf der Mo- 
dellauÃŸengrenz oder a,uch eine halbe Gitter-weite a,uÂ§erhal cles Modellgebietes. Die 
Iioordinat,en der skalaren Gitt,erpunkte sind durch 

x = I mit I = 0 , 1 ,  ..., N X 1  + 1 

y = J  mit  J = 0 , l ,  ..., N X 2 + l  
1 1 '  mit I f = 0 , 1 ,  ..., N X + l  



Abbildung 2.1: Strul<t~ir  des NIodellgitters in der X-y-Ebene mit sl<ala,re~~ 
G i t t e r p ~ l ~ l k t e ~ ~ .  

festgelegt. Die S < o o r d i ~ ~ a t e ~ ~  der velctoriellen Gitt,erpunkt,e sind iil iil~illicl~er Weise 
definiert> so gibt es z.B. N x l  11-Gitterpunkte in X-R.icllt.~~ilg. aller 117aX-2 + 1 in y- 
Richtung und NA-3 + 1 in z-Richtung. 

Die Nfodellgleicl l~~~~gen werden auf einem Gitter nlit l~or izoi~ta l  eiill~eit,licller C;it,- 
terweite gelÃ¶st diese betrÃ¤,g 4 km,. Dagegen nimmt die vertil<ale .411flÃ–s~in von1 
Modellunterrand zum Moclelloberrand hin ab. Sie liegt, 11ilterl~a.111 einer HÃ¶ll von 
1500 771. z~vischen 20 nx lind 50 777,. DarÃ¼be ~vÃ¤,chs die Git , t .er~~eit ,e mit einein Fakt,or 
von 1.15 bis zu einen1 iV1axi111alwert von 1000 rn, a.n. Der erst.e C+it t,erp~iillct oberhalb 
der ErdoberflÃ¤cl~ liegt in 1077~ HÃ¶he Die WIodellobergre~~ze I~efinclet sich in etwa 
11000 772 HÃ¶he 

2.3.2 Numerische Verfahren 

Die Advel<tions- und Diffusio~lsterme der S~l~~~ilserhalt~~~i~gsgleicl~~~~~ge~~ 1verde11 zeit- 
lich nach den1 Adains-Bahforth-Verfahren diskretisiert.. rÃ¤~i~nl ic l  ~vercle~l ze~lt,rale 
Differenzen verwendet. Um den Zeitschrit,t Z L ~  vergrÃ¶fleri~ li01111ell cliejenige11 Teile 
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Abbild~lng 2.2: S t r ~ ~ k t u r  des Modellgitters in der X-z-Ebene mit sl~alaren 
Gi t te rp~~nl~ten .  

der vert,ika,len Diffusionsterme, welche als proportiona.1 zu clen nlittleren Gradienten 
vora,t~sgesetzt werclen, zeitlich implizit mit dem Cra~nl~-8icholso~1-~~erfal~ren gelÃ¶s 
werden. Die Druckgra,dientterme werden zeitlich implizit mit RGcku7Ã¤rtsdifferenze 
und riiurnlicll zentriert l~ehandelt. Alle restlichen Terme cler I~np~~lserhalt~ingsglei- 
ch~lngen ~verclen zeitlich ~ ~ o r ~ v Ã ¤ r t  und rÃ¤umlic zentriert berechnet. Die Advekti- 
onsterme in den Bilanzgleichungen fÃ¼ die skalaren GrÃ¶fle ~verclen zeitlich vorwÃ¤rt 
und rÃ¤un~lic n-iit dem ~~pstrea,m-Schema erster Ordnung gelÃ¶st, PClr die Terme der 
vertikalen Diffusion wircl da,s Cran1~-Nicholson-Verfahren ver~venclet. Die elliptische 
Differentialgleichung fGr den mesoskaligen Druckanteil 112 wircl mit einer iterativen 
hfet,hocle; clem IGCG-Schema (Idealized Generalizecl Conjugat,e Gra.dient) [Kapitza 
und Eppel, 19871 gelÃ¶st Zur Vermeidung von nichtlinearen numerischen Instabi- 
litÃ¤te in jedem Zeikchritt ein 7-Punkt-Filter [Shapiro, 19711 angewendet. Die 
LÃ¤ng eines Zeitschrittes ist a,uf 40 Sekunden begrenzt. Die ta.tsÃ¤,cl~lich LÃ¤ng der 
Zeitschritte wa,hrend eines Modellaufes wird jedoch modellintern mch cler ErfÃ¼llun 
von Stabilitatskriterien fC1r die numerischen Verfahren gesteuert,. 



2.4 Randbedingungen 

1111 Modell METRAS sind fÃ¼ die einzelnen ModellrÃ¤.nde ~~i~terschiedliche Randbe- 
dingungeii iinplementiert, uin verschiedei~en Modellanwendungel~ speziell gerecht zu 
werden. FÃ¼ die Simulationei~ in polaren R,egionen werden folgencle Randl~edingun- 
gen verwendet: 

e Untere Randbedingungen 
Die drei IVindkomponenten sind am Modellunt,erra,nd N~ill. Die OberflÃ¤chen 
temperaturen des Meereises und des Ozeans werden je nach ~ J ~ ~ t ~ e r s ~ i c h ~ ~ n g s z i e l  
rÃ¤umlic konstant oder variabel vorgeschrieben3. FClr clie sl~ezifiscl~e Feucht,e 
a.In Boden wird ihr SÃ¤ttigungswer Ã¼be Eis bzw. Wasser ~.er~venclet. 

e Obere Randbedingungen 
FÃ¼ den Windvektor wird a,ngenommen, dafl die Gradienten seiner horizonta- 
len I<olnponenten norn~al zum A4odelloberrand in der HÃ¶h zt verschwinden. 
Die vertikale Windkon~ponente ist in der HÃ¶h zt el~enfalls NIIII. FCIr die Tem- 
peratur und die Feuchte wird vora,tisgesetzt, cla,fl ihre Graclientei~ nornla.1 zu111 
Modelloberrand identisch Null sind. 

e Seitliche Randbeding~~ngen 
Die seitlichen RÃ¤,ndc kÃ¶nne sowohl EinstrÃ¶nl als auc11 A~~sstrÃ¶mrÃ¤nd sein. 
Die randnornialen I<oniponente~~ des Windgesch~indigl<eits~el<tors werden, so- 
weit wie mÃ¶glicl~ direkt ~ L I S  den prognostiscl~en Gleichungen abgeleitet. Da.bei 
wird die randnorinale Advektion an1 EinstrÃ¶mra.nc init, einer St,ralllungsrand- 
l~edingung, am AusstrÃ¶n~ran dagegen mit einem ~ i ~ ~ s t ~ r e a ~ ~ ~ ~ - S c l ~ e n ~ a .  bel~andelt. 
Fiir die ra,~ldparallelen Komponenten des MTindgescl~~vi~~digl~eits~~ektors wird 
eine Gradient-Null-Beziehung verwendet. Die Annal~nle fC1r die Temperatur 
und die Feuchte ist, dafl der randnormale Gradient verscl~~~~indet .  

Das Modell METRAS kann in einer eindimensionalen uncl einer dreidin~ensiona- 
len Version betrieben werden. Die Initialisierung des 1D-L~IoclelIs erfordert Angaben 
Ã¼be die groflskalige StrÃ¶n~t~ngssituation Es werden der groflslialige auf clas Niveau 
der MeeresoberflÃ¤cl~ bezogene Druck, das Vertikalprofil cles geostropl~iscl~ei~ Win- 
des, das Vertikalprofil des Gradienten der groflskaligen potentiellen T e n ~ p e r ~ t u r  tind 
das Vertikalprofil der groflskaligen relativen Feuchte l~enÃ¶t,igt Zu Beginn einer ein- 
dimensionalen Modellint,egration sind die Windprofile noch nicht an die t~l~erinody- 
nan~ischen Variablen angepafit. Deshalb werden die c ly~~an~ i sc l~e i~  C~leichungen bei 

3Dies gilt nur fÃ¼ die Simulationen ohne Ankopplung cles t ~ l ~ e r ~ ~ ~ o ~ l ~ ~ ~ a ~ ~ ~ i s c l ~ e ~ ~  Teils des 
Meereisn~oduls. 



eii~eill festen T e i ~ ~ ~ ~ e r a t ~ ~ ~ r ~ ~ r o f i l  integriert, bis das Windprofil st~a.t,ioilÃ¤, ist. Dann \ver- 
den die c l ~ - i l a ~ ~ ~ i s c l ~ e n  uncl t~l1eri110dj7naniischen Gleicllui~gen gleicl~zeitig integriert 
bis alle Profile wieder stationÃ¤ sind. Zur Initialisierung des 3D-h4oilells werden die 
stationÃ¤re Profile des e i i~c l i i~~ens iona le~~  Modellaufes a,uf das gesa,inLe Modellgebiet 
uilter der .Annallnle llorizont~aler Hon~ogenitÃ¤ Gbertragen4. 

2.6 Vergleich mit anderen Modellen 

Scl~lC~nzen [1994] gibt, einen c~l>erl>licl< G11er die deutsc l~ei~  i~~esosl<a~ligci~ ilichthydro- 
st at,iscliei~ ~~ti~~os~1l~Ã¤~rei~riioc1elle die Ã ¼ l ~ e  liomplex geglieilert~en~ GelÃ¤i~d verwendet 
~ ~ e r c l e n  l~onnen. Das ~ ~ o d e l l  bIETR.AS ist den anderen ~ ~ o d e l l e i ~  unter vielen Aspek- 
ten sehr iillnlicli. So lxnutzen a.11~11 die meistSen ai~cleren A4oclelle zur L6sung der 
~~rog i ios t i sc l~e i~  Gleicl~ui~gen die a,nelastiscl~e Form der I<oi~t . i~i~~i t~Ã¤tsgleich~~n und 
die B o ~ ~ s s i i ~ e s i ~ - A ~ ~ ~ ~ r o s i i ~ ~ a ~ t ~ i o i ~ .  Die horizontale DiEusion ist in allen h'fodellen im- 
plizit, c1~1rch clic numeriscl~en S c l ~ e n ~ a t a  und z~~sÃ¤tzl ich  l~orizoiit~ale l?ilt,erungen ent- 
llalten. Ein Vorteil des Nlodells METRAS gegenÃ¼be den ineist,en a,nileren Modellen 
IIestellt ilarin. ilafl die vert,ikale Diffusion fÃ¼ ~~nterschiedliclle t l ~ e r ~ ~ ~ i s c l ~ e  Schichtun- 
geil in der Grenzscl~icl~t  nlit getrennten AnsÃ¤tze belmndelt, wird. Weiterhin besitzt, 
das ~Ioclell bfETR.AS in1 Vergleicl~ zu anderen Nfodellen ein sehr l<ornplexes Sche- 
m a  zur Berecllnui~g der i l~it t leren t u r l ~ ~ ~ l e n t e n  vertikalen Fliisse Ã¼be inl~omogenen 
Ol~erflÃ¤.cl~en Mit dieseln Verfallren, welches iin nÃ¤,cllste A41~scl~i~it,t vorgestellt wird, 
l i Ã ¶ l ~ l ~ e l  aucll die sul~skaligen l~odenna l~en  FlÃ¼ss Ã¼be cleil eiilzeli~en, l~omogenen 
Ol~esflÃ¤cl~enl~onipoi~ente berechnet, werden. 

4Die zu Beginn einer kiodellrechi~ung vorgegebene gro,flskalzge S t r Ã ¶ ~ ~ ~ u i ~ g s s i t ~ u a t i o  bleibt 
\vÃ¤l~ren der gesanlten Siniulat io~~szeit  nnverai~dert .  



ie Erweiterung des Modells 
zur Behandlung der 

lusse in der 
fiber dem 

Xeben den in der Basisversioi~ des Modells METRAS z ~ ~ r  VerfC~gung stehenclen Ver- 
fahren zur Bestimni~~ng der bodennahen FlÃ¼ss von I i np~~ l s  sowie fÃ¼l~ll~are und la- 
tenter Warme werde11 im folgenden Modellerxveiterungei~ vorgestellt. die speziell fÃ¼ 
die Berechnung der bodennallen FlÃ¼ss Ã¼be dem meereisl~edecl<t.ei~ Ozean geeignet 
sind. 

3.1 Die turbulenten FlÃ¼ss in der Bodenschicht 

Die t ~ ~ r l ~ ~ l l e n t e n  FlÃ¼ss in cler Bodenschicht werden d11rc11 spezielle Ol~erflacl~e~l- 
grofien sowie die Wind-) Tenlperatur- und Fe~~chtefelcler in cler Prancltl-Schicht, 
bestimmt. Nach cler Moniil-Obuk110~7-Theorie ergeben sich iil~er einer hoinogenen 
OberflÃ¤cl~ die vertikalen Profile der lVindgeschwindigl<eit I U ) , ~ ~  ( z )  1 .  cler pot,ei~tiellen 
Tempemtur Q ( 2 )  und der spezifiscllen Feuchte q ( z )  in der Bodei~scl~icl~t ~ L I S  

Dabei reprÃ¤sentiere QsuT und qsuy Werte der ErcloberflÃ¤cl~e Die GrÃ¶fi zo ist 
die Ra~~lligl<eitslÃ¤,ng f<~r 11nlx11s) welche als diejenige 1361le clefiili~rt ist. in cler die 
Windgesch~vindigl<eit nach dein logaritl~n~ischen Thiinclgeset,~ f<~r neutrale t,ller~niscl~e 
Schiclltung den Wert Null anne11i11e11 \viirde. Die Ra.~~l~igl<eit,slÃ¤ilgei fiir 1h;Ã¤rnl uncl 
Feuchte werden mit z.0 und zo bezeichnet. 



Die turbulent,en vert,ikalen FlÃ¼ss in der Prandtl-Schicht, d.11. der ImpulsfluÂ Fmo, 
der fÃ¼hlbar WÃ¤.rmeflu Fse und der latente WÃ¤rmefluf Fla kÃ¶nne durch 

berechnet, werden1. Dabei ist cÃ die spezifische WÃ¤rmekapazitÃ bei konstantem 
Druck und l Ã  die spezifische la,tente VerdampfungswÃ¤rme 

Wie aus den Gleichungen (3.1) bis (3.3) deutlich hervorgeht, sind zur Bestimmung 
der turbulenten Transporte in der Bodenschicht die Ra.uhiglieit,slÃ¤nge fÃ¼ Impuls, 
1-en~perat,ur und Feuchte von entscheidender Bedeutung. 

3.2 Die Rauhigkeit slÃ¤nge fÃ¼ Impuls, Tempera- 
tur und Feuchte 

Die im Modell METRAS implementierten Verfahren zur Berechnung der bodenna- 
heil FlÃ¼ss Ã¼be inhomogenem Gebiet erfordern die Kenntnis der RauhigkeitslÃ¤nge 
20,  :g und zq fÃ¼ jede einzelne OberflÃ¤chenkomponente 

FÅ¸ den offenen Ozean ha,t C l ~ ~ r n o c k  [I9551 eine AbhÃ¤ngigkei der RauhigkeitslÃ¤ng 
fÅ  ̧ Impuls ZQ~, von der Windgeschwindigkeit in der Form zou, = d Ã £ /  gefunden. 
Dabei ist kc die sog. Charnock-Konstante, fÅ  ̧ die der Wert kc = 0.018 [Wu, 19801 
verwendet wird, und uÃˆ ist die Schubspannungsgeschwii~digkeit Ã¼be der Wasser- 
oberflÃ¤che Die Charnock-Beziehung versagt fÃ¼ sehr kleine Windgeschwindigkeiten. 
Clarke [I9701 gibt als untere Grenze fÃ¼ ihren Gultigkeitsbereicl~ den Wert 1 . 5 - 1 0 5  m 
an. Zusa,mmenfassend gilt 

Andrea,s und Murplly [I9861 leiten aus Messungen des I~npulsaustauscl~es Ã¼be Rin- 
nen und Polynjas einen konstanten Wert der Rauhigkeit,slÃ¤ng von zow = 3 . 2 - 1 0 4  m 
ab, sofern die Breite der Rinnen bzw. Polynjas unterhalb von 500 nz liegt. Dieser Wert 
ist zur Charakterisierung der WasserflÃ¤che bei hohen Eiskonzentrationen geeignet, 
wÃ¤hren die Beziehung (3.7) fÅ  ̧ den offenen Ozean und bei kleinen Eiskonzentra- 
tionen gÃ¼lti ist. Um einen stetigen Ãœberga,n zwischen beiden AnsÃ¤tze zu gewÃ¤hr 
leisten, wird im Modell 2oÃ£ bei partieller Eisbedeckung in einer Gitterzelle durch 
ein mit dem Gesa,mtbedeckungsgrad des Meereises A und dem Becleckungsgrad der 
offenen WasserflÃ¤che (1 - A) gewichtetes Mittel 

'Aufwartsgerichtete (in die AtmosphÃ¤r gerichtete) FlÃ¼ss werden posit,iv gezahlt, abwÃ¤rtsge 
richtete (zur ErdoberflÃ¤ch hin gerichtete) FlÃ¼ss werden negativ gezÃ¤hlt 
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bestimmt. FÃ¼ die MeereisoberflÃ¤che wird die R,auhigkeit,slange konstant mit dem 
Wert zoi = 1 .0 .  10-3 m vorgegeben. 

Die RauhigkeitslÃ¤nge zg, und zqz fÃ¼ die MeereisoberflÃ¤che werden nach dem An- 
satz 

'.9t = 0 . 1 ~ ~ ;  (3 .9 )  

z = 0 . 1 ~ ~ ~  (3 .10 )  

von Hicks [1985] bestimmt. Im Fall der WasseroberflÃ¤che ergeben sich die Rauhig- 
keitslÃ¤nge nach [Brutsaert, 19791 zu 

uxwzoiu zgw = Max , zoÃ - exp ( - ~ ( 7 . 3  V'?% - 5))) (3 .11)  

Dabei sind v die kinematische ViskositÃ¤ der Luft, Pr = 0.71 die Prancltl-Zahl und 
Sc = 0.60 die Schmidt-Zahl. 

3.3 Die bodennahen FlÃ¼ss Ã¼be heterogenem 
Gebiet 

Zur Bestimmung der flkhengemittelten Fliisse von Impuls. fiihlbarer und la,tenter 
WÃ¤,rm in einer horizontal inhomogenen Prandtl-Schicht Å¸be heterogenen1 GelÃ¤nd 
stehen in der Basisversion des Modells METRAS zwei untersclliedliche Berechnungs- 
methoden zur VerfÅ¸gung Die konzeptionell einfachere ist. die sog. Met,l~ode der 
Parametermittelung. Dabei werden die mittleren FlÃ¼ss in einer Gitt,erzelle unt,er 
Verwendung von FlÃ¤,chenmittelwerte der benÃ¶tigte BoclengrÃ–Â§ bestimmt. Die 
RauhigkeitslÃ¤nge Z Q ,  und % j  sowie die potentiellen Temperat,uren. Qsur.J und 
die spezifischen Feuchten qstÃ£., der einzelnen, homogenen OberflÃ¤cl~ei~~nteil werden 
folgendermafien gewichtet gemittelt: 

Dabei ist A, der Bedeckungsgrad der OberflÃ¤chenkornponent j innerhalb einer Git- 
terzelle. Die GrÃ¶Â§ ZQ, zg, zq ,  Qsur und qauT stellen die Flacl~enmittelwerte dar. 



Vnt.er Verwendung dieser FlÃ¤chenmittelwert werden die mittleren SkalengrÃ¶fie uÃ§ 
Os uncl q, aus 

gewonnen. uncl a,nschlieÂ§en werden die mittleren turbulenten FlÅ¸ss in der Boden- 
schicl~t mit Hilfe der Gleichungen (3.4) bis (3.6) berechnet. Dabei ist. zP wieder die 
HÃ¶h cler Pra.ndt1-Schicht, also die HÃ¶h des ersten Gitterpunktes Å¸be der Erd- 
oberfhche. an dem uhor, Q und q prognostiziert werden. 

Bei Anwendung der Para,metermittelungsmethode kÃ¶nne einige in der Natur be- 
obachtete PhÃ¤nomen nicht modelliert werden. Ein Beispiel dafÃ¼ ist das aus der 
Literatur bekannte Schmidt'sche Paradoxon [Lettau, 19791, nachdem auch bei im 
Mittel neutraler oder stabiler thermischer Schichtung ein beachtenswerter aufwÃ¤rt,s 
gerichteter WÃ¤rmefluf vorha,nden sein kann. Dies ist u.a. dann gegeben, wenn sich 
Ã¼be kleinen warmen FlÃ¤che eines Gebietes l<onvektive Prozesse ausbilden. Sol- 
che Prozesse kÃ¶nne auch bei labiler Schichtung Ã¼be het,erogenem Untergrund den 
aufwÃ¤rt.sgericl~tet,e WÃ¤rn~eflu Å¸he den dem mittleren Tempera,t,urgra.dienten ent- 
sprechenden Wert verstÃ¤rken Dieser Umstand kann in der Eisranclzone bei groÂ§e 
Unterschieden zwischen den OberflÃ¤chentemperature des Meereises und des Ozeans 
eine erhebliche Rolle spielen. Solchen VorgÃ¤nge kann in numerischen Modellen 
durch die Anwendung sog. Fl~~Â§mittelungsverfahre a,m besten Rechnung getragen 
werden. 

Bei einer Flufli~iittelungsmethocle werden zuerst die boclennahen FlÃ¼ss Ã¼be den 
einzelnen Oberflacl~enkomponenten berechnet und danach der Å¸be die gesamte 
FlÃ¤ch einer Git.terzelle gemittelte FluÂ bestimmt. Das Verfahren, welches i m  Mo- 
clell METRAS routinernÃ¤fli verwendet wird [Hen-malm, 19941, ist das sog. Konzept 
der VermischungshÃ¶h (blending height concept) nach Claussen [l990,1991a,l991b]. 
Dieses basiert auf der Annahme, daÂ oberhalb einer bestimmt,en HÃ¶h /;, (Vern~i- 
s c h ~ ~ n g s l ~ o l ~ e )  die Ol~erflÃ¤cheninhomogenitÃ nicht mehr iclent,ifizierbar ist und so- 
mit nÃ¤l~erungsweis eine horizontal homogene St,rÃ¶mun existiert,. FÃ¼ das vertikale 
Profil der Windgescliwindigkeit oberhalb dieser HÃ¶h wird ein logarithmischer Ver- 
lauf angenon1nlen. Unterhalb cler Vermisch~~ngshÃ¶l~ wird vorausgesetzt, da,Â die 
Winclprofile Ã¼be den einzelnen OberflÃ¤chenanteile nÃ¤herungsweis loga,rithniische 
VerlÃ¤uf besitzen, beschreibbar durch die lokalen RauhigkeitslÃ¤ngen In der Vermi- 
scl~ungshÃ¶l-~ gehen die Winclprofile ober- und ~ ~ n t e r h a l b  von l;, stet,ig ineinander 
Å¸ber 

Am Beispiel cler Imp~~lsflÅ¸ss bei neutraler thermischer Scliicht~ung sollen nun 
die wichtigsten Beziehungen des VermischungshÃ¶henkonzepte in allg. Form fÃ¼ eine 
beliebige OberflÃ¤ch mit j verschiedenen Komponenten vorgestellt werden. 
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Der mittlere bodennahe Impulsflufl Fmo ergibt sich aus dem mit den Bedeckungs- 
graden A, gewichteten Mittel der einzelnen FlÃ¼sse Es gilt 

(3.17) 
Aus den zuvor beschriebenen Annahmen ergibt sich 

Es wird eine effektive Rauhigkeitslange zoe so definiert, da,Â 

gilt. Damit ist 
1 

-- 
1 

- E AJ - 
( l n q  zoe .i ( l n y  

Da ~ ~ ~ ( 1 ~ )  in einem numerischen Modell nicht unmittelbar berechnet wird, muÂ die- 
se GroÂ§ a,us dem Gitterzellenmittelwert der horizontalen Windgeschwindigkeit, hier 
mit {uiLOr} bezeichnet, abgeleitet werden. Unter der Annahme eines logarithmischen 
Profiles gilt 

so daÂ Gleichung (3.18) die Form 

annimmt. 

Eine Bestiinmungsgleich~~ng fiir die Vermischungshohe leitet Claussen [1991a] aus 
numerischen Simulationen mit einem mikroskaligen Modell ab. Sie wird als das Ni- 
veau festgelegt, in dem fÃ¼ den Betrag der horizontalen Windgeschwindigkeit ii/,Ã£, 



minimal wird [Claussen, 19901. Da,bei bedeuten 

~ ; , ~ , . ( , r ,  y, z)  : tat,sÃ¤.chlich Horizontalgeschwindigkeit am Ort (x,y) 
in der HÃ¶h z 

[...I : FlÃ¤chenmitte Ã¼be eine Gitterzelle in der FlÃ¶h z 
[ w ~ ~ , . (  41 : Gitt,erzellenmittelwert der Horizontalgeschwincligkeit. 

in der HÃ¶h z 
~/,~,.,,,(.i', $1, z ) : Horizontalgeschwindigkeit, die in ( x , ~ , z )  herrsdien wÃ¼rde 

wenn die gesamte OberflÃ¤ch homogen 
(mit der Eigenschaft a m  Ort ( x , ~ ) )  wÃ¤re 

Aus den Simulationen von Claussen [1991a] folgt, daÂ die Verinischungshohe nÃ¤he 
rungsweise durch die Beziehung 

best,immt werden kann, wobei mit Lc die sog. horizontale Skala der Ra,uhigkeitsÃ¤nde 
rungen bezeichnet wird. Ist die Ausdehnung von FlÃ¤che gleicher Bedeckung klein, 
so da4 sich unterschiedliche OberflÃ¤chena,rte stÃ¤,ndi abwechseln, dann ist auch Lc 
klein. Die effektive RauhigkeitslÃ¤ng fÃ¼ den Impuls zoe und die VerinischungshÃ¶h 
li, kÃ¶nne durch ein iteratives Verfahren a,us den Gleichungen (3.20) und (3.24) ge- 
wonnen werden. 

Bei der Anwendung der FluÂ§niittelungsmethod nach dem Veriniscli~~iigshÃ¶lienkon 
zept in einem numerischen Modell werden zuerst die effektive RauhigkeitslÃ¤ng zoe 
und die Vermisch~~ngshÃ¶h l;, iterativ bestimmt. Daran schlieot sich die Berechnung 
der Scl~ubspaiinu~~gsgescl~windigl~eiten fÃ¼ die einzelnen 011erflÃ¤.chenkoinponen 
t.en einer Gitterzelle an. Im Beispielfall der neutralen tliern~ischen Schichtung werden 
sie aus der Gleichung 

gewonnen. Mit 

ergibt sich die mittlere Scl~ubspan~~ungsgeschwindigkeit. Schliefilich wird der mittlere 
Impulsflufl in der Prandtl-Schicht zu 

berechnet. 
FÅ¸ die Berechnung der bodennahen turbulenten FlÃ¼ss von ffihlbarer und laten- 

ter WÃ¤rm werden die potentiellen Temperaturen und die spezifischen Feuchten der 
einzelnen OberflÃ¤chenkomponente explizit berÃ¼cksichtigt 
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Die vorgestellte FluÂ§inittelungsmethod leistet nicht nur die Berechnung der rnitt- 
leren bodennahen FlÃ¼ss Ã¼be einer inhomogenen OberflÃ¤.ch sondern auch die Be- 
st,immung der FlÃ¼ss Ã¼be den einzelnen OberflÃ¤chenanteilen Es sind 

Im Fall der meereisbedeckten OzeanoberflÃ¤ch stellen das Meereis und die offenen 
Wasserfla~chen die beiden Komponenten j der inhonlogenen OberflÃ¤,ch dar. Die aus- 
schlieÂ§lic auf den Meereisanteil oder ausschlieÂ§lic auf den Wasseranteil bezogenen 
bodennahen FlÅ¸ss werden beispielsweise im Meereisn~odul fÅ  ̧ das AtmosphÃ¤ren 
modell METRAS benÃ¶tigt 

3.4 Der Impulsaustausch an der meereisbedeck- 
ten OzeanoberflÃ¤ch 

Im gekoppelten AtmosphÃ¤re-Meereis-Model wird zur Beschreibung der dynami- 
schen Wirkung der atmosphÃ¤rische StrÃ¶mun auf die Eisscl~ollen die a,nl Meer- 
eis angreifende Schubspannung verwendet. Diese ist ein zweidiinensionaler Vektor 
mit  Komponenten in X- und y-Richtung. Der Betrag der a,m Meereis angreifenden 
Schubspa.nnung entspricht dem Betrag des bodennahen turbulent,en Impulsfl~~sses 
zum Meereis. Die Richtung des Sch~~bspannungsvektors wird zur Berechnung der 
rÃ¤umliche Drift des Meereises benÃ¶tigt Sm folgenden bezeichnen T, den Vektor 
und T, den Betrag der a m  Meereis angreifenden atmosphÃ¤.rische Schul~spannung, 

FÃ¼ die am Meereis angreifende Schubspannung wird berÃ¼cksichtigt, daÂ die von 
der bodenimhen LuftstrÃ¶mun auf die Eisschollen ausgeÅ¸bt Kraft eine Normal- 
komponente (Druckkraft) und eine Tangentialkomponente (Reibungskraft.) b e ~ i t z t , ~ .  
Der Gesamtwiderstand des Meereises T, , die Schubspannung~ die tatsÃ¤chlic auf 
die Eisschollen wirkt, ist also die Summe eines Formwiderstandes F;;,i und eines 
OberflÃ¤chenwiderstande S;;,,. Zur Berechnung des Vektors T, wird Å¸blicherweis an- 
genommen, daÂ die beiden Vektoren F;;,; und s;;,, die gleiche Richtung haben. Diese 
wird im Modell METRAS gleich der Richtungen des horizont~alen Windes am er- 
sten Modellgitterpunkt oberhalb der ErdoberflÃ¤ch (HÃ¶h z,,) gesetzt. Damit gilt 
unmittelbar die Betragsgleichung 

'Nach Prandtl et al. [I9901 lÃ¤Â sich der Widerstand eines umst~rÃ¶mte KÃ¶rper immer in zwei 
Teile zerlegen, den Formwiderstand und den OberflÃ¤chenwiderstand Laut. Pra11dt.l et. al. [1990] kann 
man nÃ¤mlic auf jedem FlÃ¤chenelemen die von der Luft auf den KÃ¶rpe Å¸bert,ragen Iiraftwir- 
kung in eine Normalkoniponente und eine Tangentialkomponente, d .h .  in eine Druckkraft und eine 
Reibungskraft, zerlegen. Die Resultante aller DruckkrÃ¤ft ist der Formwiderst,and, die Result,ante 
aller ReibungskrÃ¤ft ist der OberflÃ¤chenwiderstand 



I111 Modell METRAS bezieht sich der Begriff Formwiclerstancl ausschlieÂ§lic auf die 
AnstrÃ¶mun der ScliollenseitenflÃ¤clien Bei einer geschlossenen Eisdecke (A = 1) 
ist der Forniwiderst,ancl somit gleich Null. Im OberflÃ¤~clienwiderstan sind dage- 
gen der EinfluÂ der l<leinslialigen Rauhigkeit der OberflÃ¤ch sowie der Einflufl 
der PreÂ§eisrÅ¸ck auf den Gesamtwidersta,nd zusa~nimengefaÂ§t, Die PreÂ§eisrÃ¼ck 
kÃ¶nne demnach nicht explizit, sondern nur duch eine entsprechende Wahl einer 
hÃ¶here Raul~igl<eit~slÃ¤iig berÃ¼cksichtig werden. 

Die Berechnung des Formwic1ersta.ndes erfolgt i m  Modell METR.AS im Rahmen der 
FluÂ§mittelun nach dem VermischungsliÃ¶hen1~onzept da cler Formwiderstand mit  
einem zusÃ¤t,zliche Impulsf l~~Â zum Meereis und damit  zur gesamt,en heterogenen 
Meereis-Wasser-OberflÃ¤cli verbunden ist. 

Z,ur Bestimmung cles Bet,rags cles Formwiderstandes hat sich das Konzept nach 
Hanssen-Bauer und Gjessing [I9881 bewÃ¤hr (siehe z.B. Mai [1995]). Enhprechend 
diesem Ansatz wird die Eisdecke in einem Gebiet (z.B. in einer Gitt,erzelle) durch 
die FlÃ¤cl~enmittelwert der SchollenlÃ¤.ng L,, cles Scholleiial~staiicles Lw und der Frei- 
l~ordliÃ¶h Hj cliaraliterisiert. Die Schollen werden als cpadratiscli und von gleicher 
Form angenommen. und es wird vorausgesetzt, da,Â sie frontal angestrÃ¶m werden. 

a. Ion Der Betrag des Formwiderstands Pdz des Meereises der Konzentr t '  
q = L  - (L ,+ LtL,, ist cla,~in cl~~rcll  

gegeben, wobei der Druck Pa der Betra,g der Kraft ist, die pro EinheitsflÃ¤~ch aus 
dem Wasser ra,gender, dem Wind zugewandter Scliolleiiseit.enÂ§Ã¤cl wirkt. Unter der 
Annahme, daÂ die Driftgeschwindiglieit des Meereises gegeniiber cler Windgeschwin- 
digkeit verna~chlÃ¤ssigba klein ist, wird der mittlere Staudruck auf eine Schollen- 
randflÃ¤ch Pa proportional zum n~it t leren Windgeschwindiglieit,sq~~a,clra~t angesetzt. 
Damit ergibt. sich 

H 4 

wobei Z L ; ~ ~ / - ( Z )  das Windgeschwindigkeit,sprofil in1 Bereich der SchollenzwisclienrÃ¤um 
(AnstrÃ¶niprofil ist. FÅ¸ den Koeffizienten ka verwenden Haussen-Bauer und Gjes- 
sing [1988] den Wert 0.5 nach Messungen von Marshall [1971]. 

Bei geringen SchollenabstÃ¤ncle ist die Windgeschwindigkeit in den Schollenzwi- 
schenrÃ¤ume aufgruncl von Abschattungseffekten verringert. Die Geschwindigkeits- 
redulition wird nach NÃ¤,gel [I9461 durch 

Lw 
~ h ~ , . ( z }  = wo& ( I  - exp ( - 0 . 1 8 ~ ) )  (3.34) 

Hf 

beriicksichtigt~. FÅ¸ das unbeeinfldte Windprofil ~ h o r , ~ ( z )  verwenden Hanssen-Bauer 
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und Gjessing [I9881 stets den nur fÃ¼ neutrale thermische Schichtung gÃ¼ltige loga- 
rithmischen Ansatz 

^*w,o 
uhor,o(z) = K. H&)] (3.35) 

An dieser Stelle wird das Konzept von Haussen-Bauer und Gjessing [I9881 modifi- 
ziert. Im Modell METRAS wird das unbeeinflufite Winclprofil durch 

in AbhÃ¤ngigkei von der tatsÃ¤chlic vorhandenen thermischen Schichtung bestimmt. 
Dabei ist, Lw die Stabilita.tsfui11~tion cles Impulses Å¸he den offenen Wa,sserflachen. 

Nach Einsetzen der Gleichungen (3.33), (3.34) und (3.36) in. GI. (3.32) ergibt sich 
die endgÃ¼ltig Beziehung zur Berechnung des Betrags des Forinwiclerstancles zu 

1 L "L ,o 
Fd, = 0 . 5 ~ ~  - (1 - exp (-0.182))~ - 

L, + Lw Hf h 2  

Im Ansatz von Hanssen-Ba,uer und Gjessing [I9881 gibt es eine analyt,ische LÃ¶sun 
cles zur Best,immung von F̂ , zu berechnenden Integrals. I111 Modell METRAS muÂ 
es mfgrund der verwendeten Beziehung (3.36) numerisch gelÃ¶s werden. 

Die mit  Hilfe des VermischungshÃ¶henkonzept auf Grundlage der Oberflacl~enrau- 
higkeit des Meereises zo, bestimmte Schubsl>ani~ungsgescl~wincligl~eit u x ;  (siehe Gl. 
(3.25) fÃ¼ den Beispielfall neutraler thermischer Schicht~ung) cha,rakt,erisiert den 
Oberflacl~enwiderstand des Meereises. Sie wird desha,lb mit ~1iÃ‡~(s,, bezeichnet. Damit 
ist der Bet,ra,g des Oberflachenwiderstands des Meereises durch 

gegeben. Nach der Berechnung des Formwidersta~ncls cles Meereises wird mit Hilfe 
von 

die dem Formwidersta.nd entsprechende Sch~~bspa,nnungsgescl~wincIigl~eit bestimmt,. 
Da,mit ergibt sich die den Gesa~mtwiderstand cles Meereises charal<terisierencle Schub- 
spann~~ngsgeschwindigl<eit zu 

Der Betrag der gesamten an1 Meereis angreifenden Schubspann~~iig folgt schlieÂ§lic 
aus 

T = . (3.41) 
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Diese Schubspannung dient, wie bereits erwÃ¤hn wurde, zum Antrieb des Meer- 
eismoduls des AtinosphÃ¤renmodell METRAS. 

FÃ¼ den im AtinosphÃ¤renmodel benÃ¶tigte turbulenten Impulsflufl Å¸be dem Meer- 
eis gilt 

2 2 2 
Fm0.t = -POU., =   PO(^*^(^ -I- , (3.42) 

Der mittlere bodennahe Impulsflufl Ã¼be der Meereis-Wasser-OberflÃ¤ch wird durch 
die Gleichung 

reprÃ¤sent,iert Dabei ist Z L , ~ ,  die in1 Rahmen der Fluf3mittelung bestimmte Schubs~an- 
nungsgeschwindigkeit Ã¼be den offenen WasserflÃ¤chen In1 Fall einer geschlossenen 
Eisdecke (A = 1) reduzieren sich die Gleichungen (3.42) und (3.43) zu 

FÃ¼ den offenen Ozean (A = 0) nimmt Gl. (3.43) die Form 

Auch die turbulenten WÃ¤rmetransport zwischen der Atmosphiire und dem Meereis 
sind von der durch den Formwiderstand des Meereises zusÃ¤tzlic erzeugten Turbu- 
lenz beeinfluflt. Somit geht beispielsweise die nach GI. (3.40) abgeleitete Schubspan- 
nungsgeschwindigkeit uÃ ebenfalls in die Berechnung der fÃ¼hlbare und latenten 
WÃ¤rmefliiss Ã¼be dem Meereis ein. 
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4.1 Messungen 

Die fÃ¼ die Modellrechnungen notwendigen Anfangs- und Randwerte bestimmter At- 
mosphÃ¤ren und OberflÃ¤chengrÃ¶Â stÃ¼tze sich auf Meflclaten cler beiclen Flugzeug- 
kampagnen REFLEX I und REFLEX I1 (Radiation ancl Edcly FLux Experiment), 
die im Herbst 1991 bzw. in1 Winter 1993 in der arktischen Eisrandzone nordwestlich 
von Spitzbergen durchgefÃ¼hr wurden. 

Da,s Ziel der MeOkampagnen REFLEX I und I1 war die gleichzeitige Erfa,ssung der 
atmosphÃ¤,rische GrenzschichtstrÃ¶mung insbesondere des turbulenten Vertilialaus- 
tausches, sowie des aerodynamischen Widerstandes und der geometrischen Struktur 
der Meereis- und der 0zeanoberflÃ¤.che Dazu wurden in1 wesentlichen drei unt,er- 
schiedliche flugzeuggest,Ã¼tzt MeÂ§system eingesetzt. Mit cler GrunclausrÃ¼stun des 
Flugzeugs wurden meteorologische GrÃ¶Â§ wie Druck, Windvektor. Temperatur und 
Feuchte gemessen. Zusiitzlich registrierte ein Stral~lungstl~ermon~eter die Tempera- 
t,ur der OberflÃ¤che Zur Ableitung der turbulenten Inipuls-. WÃ¤rme und Feuchte- 
flÃ¼ss wurde das Meteopod-TurbulenzmeÂ§syste eingesetzt,. Die Erfassung geome- 
trischer OberflÃ¤~hench~rakteristik erfolgte mit einem La~er~l t imeter  und mehreren 
Zeilenrasterkanieras. Das Laseraltimeter diente zur Messung der Topographie (Ra,u- 
higkeiten, FreibordhÃ¶hen des Meereises. Die Zeilenrasterkameras registrierten die 
rÃ¤umlich Verteilung des Meereises, und damit die GrÃ¶fl cler Schollen und eisfreien 
FlÃ¤chen Detaillierte Informationen Ã¼be die beiden Flugzeugunternel~mungen ent- 
halten die Berichte von Hartmann et, al. [1992] und Kottmeier et al. [1994]. 

Im September und Oktober 1991 konnten die Messungen sowohl bei ab- a,ls auch 
bei aufeisigen StrÃ¶munge durchgefÃ¼hr werden. Im MÃ¤.r 1993 traten dagegen nur 
abeisige StrÃ¶munge auf. Weil dabei die Temperatur der von1 Eis abflieflenden Luft 
sehr niedrig war, werden diese abeisigen StrÃ¶munge auch als I<altluftausbrÃœch 
bezeichnet. 
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Aus den Mefltagen der Kampagnen REFLEX I und I1 wurden zwei ausgewÃ¤hlt die 
im weiteren als ReferenzfÃ¤ll fÅ  ̧ Modellrechnungen herangezogen werden. Dies sind 
der 21.09.1991 mit aufeisiger und der 10.03.1993 mit abeisiger StrÃ¶mung Die Ta- 
belle 4.1 gibt einen Ãœberblic Ã¼be die grooskaligen Druck- und WindverhÃ¤ltniss 
sowie Ã¼be die OberflÃ¤chentemperature des Meereises. Die OberflÃ¤chentemperatu 
des Ozeans wird im ungekoppelten AtmosphÃ¤renmodel rÃ¤umlic und zeitlich kon- 
st.ant mit Tsur,w = 271.35 K, d.h. mit der Gefrierpunktstemperatur des Meerwassers 
bei einem Salzgeha,lt von Ca. 34ppt, vorgegeben. Die aufeisige StrÃ¶mun wird mit 
Mefidaten Å¸he dem Wasser, die a,beisige StrÃ¶mun mit Da,ten Ã¼be dem Meereis 
initialisiert. Die dabei verwendeten vertikalen Profile der potentiellen Temperatur 
und der rela,tiven Feuchte sind in Abb. 4.1 dargestellt. 

Tabelle 4.1: Der mittlere Bodendruck po, die Komponenten ug und vg des mittle- 
ren geostrophischen Windes und die OberflÃ¤chentempera,tu des Meereises TsWz fÃ¼ 
zwei ausgewÃ¤,hlt Mef3fÃ¤ll der Kampagnen REFLEX I und 11. Bei einem positiven 
(negativen) Wert der Komponente vg liegt eine aufeisige (abeisige) StrÃ¶mun vor. 

Aus den Mefidaten der Topographie und der rÃ¤umliche Ausdehnung von Eisschollen 
wurden von Mai und Hartma,nn [persÃ¶nlich Mitteilungen, 19941 AnsÃ¤tz fÃ¼ die 
FreibordhÃ¶he Hf und die SchollenlÃ¤nge Li in einer Eisra,ndzone gewonnen. Diese 
sind besonders gut fÃ¼ den Einsatz in numerischen Modellen geeignet, da sie nur die 
Vorgabe der jeweiligen Eiskonzentration A erfordern. 

Mai [persÃ¶nlich Mitteilung, 19941 leitet aus den OberflÃ¤chendate der Kampagne 
REFLEX I1 

Hf = 0.49 . (1.0 - exp (-5.9A)) (4.1) 

fÃ¼ 1 > A > 0 zur Berechnung der FreibordhÃ¶h Hf ab. Aus Mef3daten der Kam- 
pagnen REFLEX I und I1 gewinnt Hartmann [persÃ¶nlich Mitteilung, 19941 mit 

fÃ¼ 1 > A > 0 eine Beziehung fÃ¼ die SchollenlÃ¤ng L, (siehe Abb. 4.2). Diese ist als 
KantenlÃ¤ng der als quadratisch angenommenen Schollen zu interpretieren. 



4.1. MESSUNGEN 

Abbildung 4.1: Vertikale Profile der potentiellen Temperatur 0 und der relativen 
Feuchte r fÅ  ̧ zwei ausgewiihlte Meflfalle der Kampagnen REFLEX I und I1 zur 
Initialisierung von Modellrechnungen. 
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Die AnsÃ¤.tz (4.1) und (4.2) beschreiben ausschlieÂ§lic die in den jeweiligen MeÂ§ 
zeitrÃ¤ume angetroffenen Oberflachencharakteristika. Ihre Kenntnis ist fÃ¼ den  Ver- 
gleich von Modellergebnissen mit Mefldaten sehr wichtig, sie besitzen aber keine 
rÃ¤umlich und zeitliche Allgemeingiiltigkeit. 

Abbildung 4.2: Die mittlere FreibordhÃ¶h Hf und die mittlere Schollenlange Li in 
Abhiingigkeit von der Eiskonzentration A. 

Ini folgenden werden Modellrechnungen mit einer idealisierten rÃ¤umliche Vertei- 
lung des Meereises in einer Eisrandzone durchgefiihrt. Aus den vorgegebenen Eis- 
konzentrationen werden mit Hilfe der Beziehungen (4.1) und (4.2) die mittleren 
Freiborcll~ohen und die mittleren Schollenlangen bestimmt1. Zur vollstÃ¤ndige Be- 
schreibung der Eisdecke wird ferner eine Gleichung fÃ¼ den mittleren Schollena,b- 
st,and LU, benÃ¶tigt Diese wird aus der von I-Ianssen-Bauer und Gjessing [I9881 fiir 
die Eiskonzentration A verwendeten Beziehung 

fÅ  ̧ 1 > A > 0 abgeleitet. 
Um die Kont,inuumsannahme zu gewÃ¤,hrleisten wird als Anfangsbedingung in den 

Gitterzellen mit partieller Eisbedeckung die Konzentration A zwischen 5% und 95% 
gewÃ¤hlt, Damit ergeben sich Werte fiir die Schollenanzahl lVs, die der Voraussetzung 
einer geniigend grollen Anzahl von Schollen in einer Gitterzelle entsprechen. In Ta- 
belle 4.2 sind fÃ¼ die minimale, die mittlere und die maximale partielle Eisbedeckung 
die Werte der FreibordhÃ¶he der Schollenlange und des Schollenabstandes sowie die 
daraus abgeleitete Schollenanzahl angegeben. 

'FÃ¼ die Modellrechnungen im Abschnitt 4 ist die Vorgabe mittlerer Freibordhohen und mitt- 
lerer Schollenlangen bei einer geschlossenen Eisdecke in einer Gitterzelle nicht erforderlich. 
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Tabelle 4.2: Die mittlere FreibordhÃ¶h Hf ,  die mittlere SchollenlÃ¤ng L,. der mittlere 
Schollenabsta,nd Lw und die mittlere Schollenanza,hl N,, in einer Gitterzelle fiir drei 
verschiedene Eiskonzentrationen A. 

4.2 Modellierte ab- und aufeisige StrÃ¶munge 

LÃ¼pke und SchlÅ¸nze [I9961 sowie Schmittner [I9961 fÃ¼hre insbesondere fÃ¼ a.b- 
eisige StrÃ¶munge detaillierte Vergleiche zwischen Messungen und mit. dem Mo- 
dell METRAS2 gewonnenen Ergebnissen durch und zeigen, daÂ der Aufbau der 
atmosphÃ¤rische Grenzschicht vom Modell sehr gut wiedergegeben wird. Da ihr In- 
teresse vor allem der Entwicklung der Grenzschicht Å¸be d e n ~  offenen Ozean bis in et- 
wa 300 km Entfernung vom Eisrand gilt, approximieren sie die Eisrandzone lediglich 
als abrupten Ãœbergan von einer geschlossenen Eisdecke zum vÃ¶lli eisfreien Ozean. 
Das Ha,uptaugenmerk der nachfolgenden Untersuchungen richtet sich dagegen auf 
Prozesse, die Ã¼be der Eisrandzone selbst und Ã¼be den unmittelbar angrenzenden 
Bereichen der Packeisregion und des Ozeans stattfinden. Deshalb wird im Gegensatz 
zu dem einfachen Ansatz von LÃ¼pke und Schlunzen [I9961 sowie Schmittner [I9961 
die Eisrandzone rÃ¤umlic aufgelÃ¶s und als Gebiet mit pa,rt,ieller Eisbedeckung be- 
handelt,. Da es jedoch um das prinzipielle VerstÃ¤ndni der Grenzschichtentwicklung 
geht, ist die Vorgabe einer idealisierten Verteilung der Eiskonzentration in der Eis- 
randzone am vorteilhaftesten. 

FÃ¼ die folgenden Modellrechnungen wird ein zweidimensionales Gebiet mit einer 
Nord-SÃ¼d-Ausdehnun von 276 km gewÃ¤hlt in dessen mittleren Teil sich eine 76 km 
lange Eisrandzone befindet. Diese geht nach Norden in eine gescl~lossene Eisdecke 
und nach Siiden in den offenen Ozean Å¸ber Innerhalb der Eisrandzone nimmt die 
Eiskonzentration linear um 5% pro Gitterzelle ab. Die Simulationen werden fiir einen 
typischen Betrag des geostrophischen Windes von 10 m, s 1  durchgefiihrt,. Die Ober- 
flÃ¤chentemperatu des Meereises wird bei abeisiger StrÃ¶mun mit. 239.0 A' und bei 
aufeisiger StrÃ¶mun mit 270.6 K vorgegeben. Ersterer Wert entspricht dem Kalt- 
luftausbruch vom 10.03.1993, letzterer dem MeÂ§fal vom 21.09.1991. 

^iese Vergleiche erfolgen mit der auch hier verwendeten Modellversion, bei der Strahlungs-, 
Wolken- und Niederschlagseffekte vernachlÃ¤ssig werden. 
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Das AtmosphÃ¤renmodel wird jeweils bis zum Erreichen eines annÃ¤hern stationÃ¤re 
St.rÃ¶mungszustande integriert. 

Die in den Abschnitten 6 und 7 ausgewerteten Rechnungen mit dem gekoppelten 
At,mospliÃ¤re-Meereis-Model werden ausgehend von solchen shtionÃ¤re a,tinosphÃ¤ri 
sehen Si,rÃ–inungszustÃ¤.iid gestartet,. Der Abschnitt 4.2 dient der ausfÃ¼hrliche Be- 
schreibung des prinzipiellen Aufbaus der atmosphÃ¤rische Grenzschicht bei ab- und 
aufeisigen StrÃ¶mungen So kann spÃ¤te die Darstellung der Ausgangssituationen der 
gekoppelten Siniulationen auf die wichtigsten Punkte hinsichtlich der sich ergeben- 
den Wechselwirkung zwischen der AtmosphÃ¤r und dem Meereis beschrÃ¤nk werden. 

Abeisige StrÃ¶mun 

Bei einem lialtlufta~~sbruch strÃ¶m Luft, die in Gebieten mit, einer geschlossenen 
Eisdecke st,a,rk abgekÃ¼hl wurde, Ã¼be eine Eisrandzone und den offenen Ozean. 
Die Grenzschicht Ã¼be der geschlossenen Eisdecke ist nur von geringer vertikaler 
MÃ¤chtigkei und wird nach oben durch eine Inversion begrenzt (siehe Abb. 4.3). 
Die thermische Schichtung in der Grenzschicht ist leicht stabil, die zur Meereisober- 
flÃ¤,ch hin gerichteten turbulenten WÃ¤rmeflÃ¼s betragen nur wenige W m 2 .  Beim 
EinstrÃ¶me der Luft in die Eisrandzone betrÃ¤g die Differenz zwischen der Tempera- 
tur der boclennahen Luftschichten und der Temperatur der offenen WasserflÃ¤che im 
gewÃ¤hlte Beispielfall bis zu Å¸be 30 K.  Dadurch kommt es zu hohen aufwÃ¤rtsgerich 
teten WÃ¤.rmefliissei Ã¼be den offenen Wasserfliichen. Die Luft wird vom Boden aus 
erwÃ¤rmt, Durch die einsetzende Konvektion entwickelt sich eine gut durchmischte 
Grenzschicht, deren HÃ¶h mit zunehmender Entfernung von der nÃ¶rdliche Grenze 
der Eisrandzone anwÃ¤chst Wie Abb. 4.3 zeigt, sind die potentielle Temperatur und 
die spezifische Feuchte in der Grenzschicht nahezu hÃ¶lienkonstant wobei ihr Betrag 
aber mit voranschreitender ÃœberstrÃ¶mu der offenen WasserflÃ¤,che immer weiter 
anwÃ¤.chst 

Gber der geschlossenen Eisdecke ist die bodennahe horizontale Windgeschwindig- 
keit (in 10177, HÃ¶he gegenÃ¼be dem geostrophiscl~en Wert deutlich reduziert, und 
der Vektor des bodennahen Windes ist nach links vom geostrophischen Windvektor 
abgelenkt. Bei der ÃœberstrÃ¶rnu der Eisrandzone kommt es oberhalb einer HÃ¶h 
von etwa 50 in stromabwÃ¤rt zuerst zu einer Ab- und a,nschlieÂ§en zu einer Zunah- 
me der horizontalen Windgeschwindigkeit (siehe Abb. 4.4 und Abb. 4.5). Unterhalb 
von 50 m findet generell eine Beschleunigung der StrÃ¶mun statt ,  obwohl die effek- 
tive Rauhigkeit der OberflÃ¤ch durch die der StrÃ¶mun a,usgesetzten Schollensei- 
i,enflachen grÃ¶Â§ ist als bei einer geschlossenen Eisdecke. Ein solcher Anstieg der 
bodennahen Windgeschwindigkeit in StrÃ¶mungsrichtun beruht auf der intensiven 
turbulenten Durchinischung bei einem Kaltluftausbrucl~ Ã¼be eine Eisrandzone. Die- 
sei- Effekt wurde ebenfalls von Reynolds [I9841 und Wefelmeier [I9921 in Messungen 
bzw. Modellergebnissen gefunden. 
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Abbildung 4.3: Vertikale Verteilung der potentiellen Temperatur und cler spezifischen 
Feuchte bei abeisiger StrÃ¶mung 

Wie in Abb. 4.6 zu erkennen ist, zeigt die Windkomponente parallel zur Eiskant,e 
zuerst eine rasche und da,nn eine immer schwÃ¤che werdende Abnahme Å¸be cler 
Eisrandzone. Ãœbe dem offenen Ozean sind die Vektoren des bodennahen horizon- 
talen Windes und des geostrophischen Windes nahezu identisch. Ent,sprechend der 
beschriebenen horizontalen StrÃ¶mungskonvergenze und -divergenzen kommt, es aus 
I<ont.inuitÃ¤tsgrÅ¸nd zu auf- bzw. a,bwÃ¤rtsgerichtete Vert.ilia~lbewegui~gen, welche 
ebenfalls Abb. 4.6 entnommen werden kÃ¶nnen Charakt,erist,isch ist. die weitrÃ¤umig 
Absinkbewegung der Luft Å¸be dem mittleren und siidlichen Teil der Eisrandzone. 
I m  nÃ¶rdliche Teil spiegelt sich die Zunahme der horizontalen Windgeschwindigkeit 
in BodennÃ¤h und die Abnahme in den darÃ¼be liegenden Schicht~en durch ab- bzw. 
aufwÃ¤rtsgerichtet Vertikalbewegungen wieder. 
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Abbildung 4.4: Vertikale Verteilung des Betrages der horizontalen Windgeschwin- 
digkeit bei abeisiger StrÃ¶mung 
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Abbildung 4.5: Vertika,le Profile der horizontalen Windgeschwindigkeit in unter- 
schiedlichen Entfernungen von der nÃ¶rdliche Grenze der Eisrandzone bei abeisiger 
StrÃ¶mung 
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Abbildung 4.6: Vertikale Verteilung der  Komponenten des dreidimensionalen Wind- 
vektors  bei  abeisiger S t rÃ¶mung 
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Die sich in einer Eisrandzone in StrÃ¶~nungsrichtun stÃ¤ndi verÃ¤ndernde Ober- 
flÃ¤.cl~eneigenscha.fte sind untrennbar mit einer Modifikation der turbulenten FlÃ¼ss 
von Impuls sowie fiihlbarer und latenter WÃ¤rm verbunden. Wie Abb. 4.8 zeigt, spie- 
geln sich gerade in diesen FlÃ¼sse die ÃœbergÃ¤n zwischen den Bereichen geschlos- 
sene Eisdecke und Eisrandzone sowie Eisrandzone und offener Ozean besonders gut 
wieder. Der ImpulsfluÂ wachst im Bereich partieller Eisbedeckung deutlich an. Dies 
wird einerseits durch den z~s~ tz l i chen  Forniwiderstand des Meereises und anderer- 
seits durch die in StrÃ¶mungsrichtun ansteigende Windgeschwindigkeit verursacht. 
Trotz der kleineren Rauhigkeit ist der Impulsflui3 Ã¼be dem offenen Ozean aufgrund 
der hÃ¶here Windgeschwindigkeit und aufgrund von Stabilitatseffekten grÃ¶fie als 
Å¸he der geschlossenen Eisdecke. Sein Betrag erreicht aber nicht mehr die am siidli- 
chen Ende der Eisra.ndzone auftretenden maximalen Werte. 

Da die mittleren OberflÃ¤chentemperature in der Eisranclzonc mit abnehmender 
Eiskonzentration kontinuierlich ansteigen, wachsen auch die flachengemittelten tur- 
bulenten WÃ¤,rmeflÃ¼s in StrÃ¶mungsrichtun &n. Im Gegensatz da,zu ist Å¸he dem 
offenen Ozea,n in den untersten AtmosphÃ¤renschichte ein nahezu linearer Abfall der 
FlÃ¼ss zu beobachten. Dieser beruht a,uf der allmÃ¤hliche ErwÃ¤,rniun der Grenz- 
schicht bei konstant bleibender OberflÃ¤~chentemperatu des Ozeans. 

Die flÃ¤chengemittelte bodennahen FlÃ¼ss fiihlbarer und latent,er Warme in der 
Eisrandzone ergeben sich aus den FlÃ¼sse Ã¼be dem Meereis und denjenigen Ã¼be 
den offenen WasserflÃ¤chen Die bodennahen Luftschichten sind einerseits wesentlich 
kÃ¤lte als die offenen WasserflÃ¤chen a,ndererseits steigt aber mit der ErwLrmung 
der Grenzschicht ihre Temperatur Ã¼be den Wert der MeereisoberflÃ¤che an. Damit 
herrscht Ã¼be den WasserflÃ¤che eine labile thermische Schichtung mit aufwarts- 
gerichteten WarmeflÅ¸ssen Ã¼be den MeereisflÃ¤che jedoch eine stabile thermische 
Schichtung mit abwÃ¤rtsgerichtete FlÃ¼sse (siehe Abb. 4.7). Der Betrag der in die 
AtmosphÃ¤r gerichteten FlÃ¼ss ist aber wesentlich grÃ¶Â§ als der Betrag der zu den 
MeereisoberflÃ¤che gerichteten FlÃ¼sse Somit stellen sich im Mittel a,ufwÃ¤rtsgerich 
tete FlÃ¼ss ein, die eine Erwsrmung der Grenzschicht bewirken. 

Bodennahe fÃ¼hlbar Warmeflusse 

0 20 40 60 
Entfernung von der nÃ¶rdliche Grenze der Eisrandzone in km 

Abbildung 4.7: Bodennahe turbulente FlÃ¼ss fÃ¼hlbare WÃ¤rm Ã¼be einer Eisrand- 
Zone bei abeisiger StrÃ¶mung Dargestellt sind die mittleren FlÃ¼ss Fse, die FlÃ¼ss 
Ã¼be den Meereisflachen FSe,; und die FlÃ¼ss Ã¼be den offenen Wasserflachen FSe+. 
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Abbildung 4.8: Vertikale Verteilung tu rbu len te r  vertikaler FlÃ¼ss bei abeisiger 
Strtimung. 
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Aufeisige StrÃ¶mun 

In1 Gegensatz zum vorher dargestellten Kaltluftausbruch ist die gewÃ¤hlt aufeisige 
St,rÃ¶mun ein Beispiel clafiir, wie gering die VerÃ¤,nderunge der a~tmospharischen 
Gren~schichtst~Ã¶n~un Å¸be einer Eisrandzone sein kÃ¶nnen sofern keine erhebli- 
che Differenz zwischen den Oberflachentemperaturen des Meereises und der offe- 
nen WasserflÃ¤che besteht. Diesem thermischen Effekt kommt deshalb eine so groÂ§ 
Bedeutung zu, weil der Unterschied zwischen den Rauhigkeikn beider OberflÃ¤che 
vergleichsweise gering ist. 

Da die Oberflachenteinperatur des Meereises kleiner ist. als die bodennahe Tempe- 
ratur der vom Ozean her in die Eisrandzone einstrÃ¶mende Luft,. sind die turbulenten 
WÃ¤rmefiÅ¸s Ã¼be der Eisrandzone und der geschlossenen Eisdecke im Mittel abwÃ¤rt 
gerichtet (siehe Abb. 4.9). Die WÃ¤.rmeflÅ¸s ent,sprechen Werten, die wiihrend der 
Schiffsexpedition ARK XI1 bei Ã¤hnlic geringen Temperaturunterschieden zwischen 
den Eis- und Wasseroberflachen gemessenen wurden [LÃ¼pkes pers. Mitteilung 19971. 
Die abwÃ¤rt,sgerichtete WÃ¤rmeflÅ¸s fÅ¸hre zu einer Abkuhlung der Grenzschicht. 
Wie Abb. 4.10 zeigt, ist dieser Effekt iin gewÃ¤hlte Beispielfall jedoch sehr klein, da 
die Differenz zwischen den OberflÃ¤chentemperature des Meereises und des Ozeans 
nur 0.7o K betrÃ¤.gt Auch die VerÃ¤,nderun der spezifischen Feuchte in St,rÃ¶mungs 
richtung ist sehr gering, sie nimmt mit steigender Eiskonzentration ab. Aufgrund der 
schwachen vertikalen Gradienten der potentiellen Temperatur kann das Anwachsen 
der neuen internen Grenzschicht bei der ~berstrÃ¶mun der Eisrandzone besser den 
in Abb. 4.9 dargestellten WÃ¤rmeflÃ¼ss entnommen werden als der vertikalen Ver- 
teilung der potentiellen Temperatur in Abb. 4.10. 

Sowohl Å¸be dem offenen Ozean als auch Ã¼be der Eisrandzone und dex geschlos- 
senen Eisdecke ist die horizontale Windgeschwindigkeit in BoclennÃ¤h (10 m HÃ¶he 
gegenÃ¼be dem geostrophischen Wert deutlich reduziert (siehe Abb. 4.10), und der 
Vektor des bodennahen Windes ist nach links vom geostrophischen Windvektor 
abgelenkt (siehe Abb. 4.11). Die horizontale Windgeschwindigkeit steigt mit zuneh- 
mender HÃ¶h a,n und erreicht im Bereich der Inversion annÃ¤hern den geostrophi- 
sehen Wert,. StromabwÃ¤rt gesehen erfahrt die StrÃ¶mun Ã¼be der Eisrandzone eine 
Abbremsung, Å¸be der geschlossenen Eisdecke findet dann wieder eine Beschleuni- 
gung statt. Die erhÃ¶ht Rauhigkeit der OberflÃ¤ch in der Eisrandzone, die dort zur 
Abnahme der horizonta,len Windgeschwindigkeit fÃ¼hrt spiegelt sich auch in einem 
Maximum des Impulsflusses in diesem Gebiet wieder (siehe Abb. 4.9). Weiterhin 
ergibt sich aus KontinuitÃ¤tsgriinde in diesem Bereich konvergenter StrÃ¶mun eine 
aufwÃ¤rtsgerichtet Vertikalbewegung, die aber aufgrund der Zunahme der Windge- 
schwindigkeit in StrÃ¶mungsrichtun Å¸be der geschlossenen Eisdecke wieder in eine 
abwÃ¤rtsgerichtet Vertikalbewegung Ã¼bergeh (siehe Abb. 4.11). 

Da in der verwendeten Version des AtmosphÃ¤renmodell METRAS Wolken- und 
Niederschlagseffekte vernachlÃ¤ssig werden, wird im weiteren auf die Darstellung 
der spezifischen Feuchte und des latenten Warmeflusses verzichtet. 
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Abbildung 4.10: Vertikale Verteilung der potentiellen Tempera,tur, der spezifischen 
Feuchte und des Betrages der horizontalen Windgeschwindigkeit bei aufeisiger 
StrÃ¶mung 
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Abbildung 4.11: Vertikale Verteilung der Komponenten des dreidimensionalen Wind- 
vektors bei aufeisiger StrÃ¶mung 
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4.3 Transferkoeffizienten fÃ¼ Impuls und fÃ¼hlba 
re WÃ¤rm 

HÃ¤ufi wird anstelle des im Abschnitt 3.1 ( Gl. (3.4) bis (3.6) ) beschriebenen Ver- 
fahrens eine andeie Berechnungsweise der turbulenten Fliisse in der Bodenschicht 
angewandt. Der Ansatz lautet fÃ¼ eine horizontal homogene StrÃ¶mun 

Dabei werden cd als Widerstandskoeffizient, Schubspannungskoeffizient oder Trans- 
ferlioeffizient. fiir Impuls sowie ch und cg als Transferkoeffizienten fÃ¼ fÃ¼hlbar und la- 
tente WÃ¤rm bezeichnet. Erfolgt die Bestimmung des Widersta,nds- und der WÃ¤rme 
t,ransferIioeffizienten mit Hilfe der Monin-Obukhov'schen Ã„hnlicl~lieitst,l~eorie dann 
sind diese und die im Abschnitt 3.1 vorgestellte Methode Ã¤quivalent Zur Berech- 
nung der turbulenten Transporte in der Prandt,l-Schicht mÅ¸sse also entweder die 
Ra~~higkeitslÃ¤nge der OberflÃ¤ch oder die Schubspannungs- und WÃ¤rmetransferlio 
effizienten bekannt sein. Letztere sind im Gegensatz zu den R~auliigkeitslÃ¤nge von 
der H6he und der thermischen Schichtung abhÃ¤ngig 

FÃ¼ den turbulenten Vertikalaustausch Å¸he dem meereisbedeckten Ozean bestimmt 
Hartinann [pers. Mitteilung, 19951 auf neutrale Schichtung und 10 m HÃ¶h bezogene 
Transferkoeffizienten fÃ¼ Impuls und fÃ¼hlbar WÃ¤,rme aus Da,ten der beiden Flug- 
zeugka,mpa,gnen REFLEX I und 11. Die abgeleiteten Werte stellen mittlere Transfer- 
lioeffizienten dar, wobei diese Bezeichnung in Analogie zum frÅ¸he eingefiihrten Be- 
griff des n~itt leren Flusses Ã¼be einer heterogenen OberflÃ¤ch steht. Hartma,nn [pers. 
Mitteilung, 19951 gibt die mittleren Schubspa~s~nungskoeffizienten c h m  und WÃ¤rme 
transferlioeffizienten cknio in AbhÃ¤ngigkei von der Eiskonzentra,tion A an. Wie Abb. 
4.12 zeigt, existieren maximale Werte der mittleren Schul~spani~ungsl<oeffizienten bei 
Eiskonzentrationen zwischen 40% und 50%. FÃ¼ die mittleren WÃ¤rmetransferkoeffi 
zienten ist, keine klare Abl~~ngigkei t  von der Eiskonzentration erkennbar. 

Die aus Messungen abgeleiteten Transferkoeffizient,en werden im folgenden zur 
Verifikation der im Modell METRAS angewandten Verfahren zur Berechnung der 
turbulenten bodennahen FlÃ¼ss Ã¼be dem meereisbedeckten Ozea,n verwendet. Der 
Vergleich aus Messungen und diagnostisch aus Modellergebnissen abgeleiteter Trans- 
ferkoeffizienten soll also AufschluÂ darÃ¼be geben, inwieweit der turbulente Tra,ns- 
port durch die vorgegebenen RauhigkeitslÃ¤nge der Meereis- und WasseroberflÃ¤chen 
durch die Pa.rametrisierung des Formwiderstands des Meereises und durch die An- 
wendung der FluÂ§mittelurigsmethod na,ch dem Vermisch~~ngshohenkonzept rea- 
litÃ¤,tsna, beschrieben werden kann. 

Â¥^De Transferkoeffizient fÃ¼ fÃ¼hlbar WÃ¤rm wird im weiteren abkÃ¼rzen als WÃ¤rmetransfer 
koeffizient bezeichnet,, d a  Transferkoeffizienten fÃ¼ latente W Ã ¤ r m  nicht untersucht werden. 
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Abbildung 4.12: Aus Messungen abgeleitete, auf neutrale Schichtung und 10 m HÃ¶h 
bezogene, mittlere Widerstandskoeffizienten c d d  und WÃ¤rrnetransferkoeffiziente 
chnio und ihre Standardabweichungen in AbhÃ¤ngigkei von der Eisl<onzentrat,ion A. 

FÃ¼ eine horizontal homogene StrÃ¶mun ist der auf die HÃ¶h z bezogene Wider- 
standskoeffizient C& durch 

" . 2  

und der auf die HÃ¶h z bezogene Transferkoeffizient fiir fÃ¼hlbar WÃ¤rm durch 

bestimmt. Hartmann [pers. Mitteilung, 19951 benutzt die Gleichungen (4.8) und (4.9) 
auch im Fall der inhomogenen OberflÃ¤ch des rneereisbeclecl<t~en Ozeans, jedoch ver- 
wendet er Ã¼be horizontale Flugabschnitte von 10 km LÃ¤ng gemittelte Werte der 
horizontalen Windgeschwindigkeit ukor(z), der potentiellen Tempera,tur d(z) und 
der OberflÃ¤chentemperatu QsuT des Meereis-Wasser-Gemisches. Die SkalengrÃ¶fle -- 
uÃ und QÃ ergeben sich aus den Kovarianzen dw', v'w' und w'Q', die ebenfalls Mit- 
tel Ã¼be horizontale Flugabschnitte von 10 km Liinge darstellen4. Aufgrund dieser 
rÃ¤,umliche Mittelungen stellen die aus Messungen abgeleiteten Transferkoeffizien- 
ten mittlere Schubspannungs- und WÃ¤rrnetransferkoeffiziente bzgl. der heterogenen 
OberflÃ¤ch des meereisbedeckten Ozeans dar. Zur Vergleichbarkeit. mit in der Litera- 
tur angegebenen Transferkoeffizienten reduziert Hartmann [pers. Mitt,eilung, 19951 
die fÃ¼ das Flugniveau berechneten Werte auf neutrale Schichtung und 10 m HÃ¶he 

'Diese rÃ¤umliche Mittelungen sind notwendig, um die statistische Sicherheit der abgeleiteten 
Transferkoeffizienten zu gewÃ¤hrleisten 
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Um die a,us Messungen abgeleiteten Transferkoeffizienten (im weiteren auch als ge- 
messene Transferkoeffizienten bezeichnet) mit diagnostisch aus Modellergebnissen 
gewonnenen Tra,nsferkoeffizienten vergleichen zu kÃ¶nnen muÂ die Ableitung letzte- 
rer auch auf mittleren GrÃ¶Â§ bzgl. der heterogenen Meereis-Wasser-OberflÃ¤ch in 
den einzelnen Gitterzellen des Modells basieren. Die mittleren turbulenten Impuls- 
und WÃ¤.rmefliiss in der Bodenschicht werden mit dem uni einen Ansatz fÃ¼ den 
Forn~wiclersta~nd des Meereises erweiterten FluÂ§mittelungsverfahre nach dem Ver- 
mischungsl~Ã¶henkonzep berechnet. Da diese FlÃ¼ss in der HÃ¶h z,p = 10m expli- 
zit berechnet werden, mÃ¼sse die aus ihnen abgeleiteten Tra.nsferkoeffizienten nicht 
nocl~einmal extra, wie bei den Flugzeugmessungen in etwa 30m. HÃ¶he auf 10m 
HÃ¶h bezogen werden. Sie mÃ¼sse lediglich auf neutrale Schichtung reduziert wer- 
den. Dazu wird der na,chfolgend dargestellte theoretische Zusammenhang benutzt. 

FÅ  ̧eine horizontal homogene OberflÃ¤ch bzw. GrenzschichtstrÃ¶mun existieren ein- 
deutige Zusa,mmenhange zwischen den auf neutrale Schichtung bezogenen Transfer- 
koeffizienten c d m  und c h z  und den RauhigkeitslÃ¤nge zo und zg. Diese lauten 

und 

Es ist Ã¼blic (siehe z.B. Mai [1995]), diese AnsÃ¤tz auf die Beschreibung des turbu- 
lenten Impuls- und WÃ¤,rnietransporte Ã¼be einer horizontal inhomogenen Meereis- 
Wasser-OberflÃ¤ch zu Å¸hertragen indem effektive Werte der Transferkoeffizienten 
und Rauhigkeitslangen eingefÃ¼hr werden, welche die Beziehungen 

und 

- 2 

Cd"" = Ã§ ' [ln (G)] 

erfiillen. Diese effektiven RauhigkeitslÃ¤nge und z g w  diirfen nicht mit den ef- 
fektiven Rauhigkeitslangen zoe und zge im Rahmen des Vermiscl~~~ngsl~Ã¶henkonzept 
verwechselt werden. 

Die diagnostische Bestimmung der mittleren Transferkoeffizienten im Modell ME- 
TRAS verlauft in zwei Schritten. Zuerst werden mit Hilfe der Beziehungen 



die nach denen der Monin-Obukhov-Theorie entsprechenden Gleichungen (3.1) und 
(3.2) gelten, effektive Rg-uhigkeitslÃ¤nge bestimmt. Die HÃ¶h z p  des ersten vertika- 
len Gitterpunktes Ã¼be der ErdoberflÃ¤ch im Modell METRAS entspricht der Refe- 
renzhÃ¶h von 10 m fÃ¼ den Vergleich mit den gemessenen Transferkoeffizienten. Die 
in die Beziehungen (4.14) und (4.15) eingehenden mittleren GrÃ¶fle uhor(zP) ,  0(.zP), 
OsUT, U*, 6, und L stellen im Modell Gitterzellenmittelwerte dar. wobei die mittle- 
ren SkalengrÃ¶fle U. und Q- mit dem VermischungshÃ¶henkonzep berechnet werden. 
Im zweiten Schritt werden entsprechend den Gleichungen (4.12) und (4.13) die auf 
neutrale Schichtung und 10 m HÃ¶h bezogenen mittleren Transferkoeffizienten aus 

und 

gewonnen. 

Die Ableitung der Transferkoeffizienten aus Modellergebnissen erfolgt fÃ¼ den Mefl- 
fall des 10.03.1993 (siehe Tabelle 4.1); da die im Modell verwendete AbhÃ¤ngigkei 
der mittleren FreibordhGhen von der Eiskonzentration nach Gl. (4.1) ausschlieÂ§lic 
auf Daten der Kampagne REFLEX I1 beruht. 

In einem ersten Modellexperiment wird der Formwiderstand des Meereises ver- 
nachlÃ¤ssigt Wie Abb. 4.13a. zeigt, weichen unter dieser Vora,ussetzung clie aus Mo- 
dellergebnissen gewonnenen Schubspannungskoeffizienten deutlich von den gemes- 
senen Werten ab. Insbesondere existiert kein Maximum bei Eiskonzentrationen zwi- 
schen 40% und 50%. Die Ursache fÃ¼ dieses Maximum ist die a,uf clie Schollenseiten- 
flÃ¤che ausgeÃ¼bt Druckkraft, die zusÃ¤tzlic zur Reibungskraft an der OberflÃ¤ch 
der Schollen den Impulsflufl zum Meereis erhÃ¶ht BerÃ¼cksichtig man in einem zwei- 
ten Modellexperiment den Formwiderstand des Meereises. dann bestellt eine sehr 
gute Ãœbereinstimmun der gemessenen und der diagnostisch aus Modellergebnissen 
abgeleiteten Widerstanclskoeffizienten (siehe Abb. 4.13b). 

Dieses Ergebnis verdeutlicht die wesentlich verbesserte Beschreibung der turbu- 
lenten Transporte in der Bodenschicht Ã¼be dem teilweise mit Meereis bedeckten 
Ozean durch die BerÃ¼cksichtigun des Formwiderstands des Meereises. Die sehr gu- 
te Ãœbereinstimmun der gemessenen und der aus Modellergebnissen abgeleiteten 
Widerstandskoeffizienten rechtfertigt ebenfalls die Wahl der verwendeten Rauhig- 
keitslÃ¤nge fÃ¼ die Meereis- und WasseroberflÃ¤che sowie die Anwendung des Ver- 
mischungshÃ¶henkonzepts 

Der Vergleich der gemessenen und der aus Modellergebnissen abgeleiteten 
WÃ¤rmetransferkoeffiziente zeigt, daÂ letztere zum grÃ¶fite Teil im Bereich der an- 
gegebenen Sta,ndarda,bweichungen der gemessenen Werte liegen, d.l1., da,Â auch die 
WÃ¤rmetransferkoeffiziente vom Modell im wesentlichen richtig wiedergegeben wer- 
den. 
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Abbildung 4.13: Gemessene und diagnostisch aus Moclellergebnissen abgeleitete 
mittlere Widerstandskoeffizienten c d d  und Warmetransferkoeffizienten c/inin in 
AbhÃ¤ngigkei von der Eiskonzentration A. Die Modellrechnungen wurden sowohl oh- 
ne  als auch mi t  BerÅ¸cksichtigun des Formwiderstands des Meereises durchgefÃ¼hrt 



Das beschriebene Verfahren zur Ableitung mittlerer Widerstands- und Warmetrans- 
ferkoeffizienten aus Modellergebnissen entspricht dem Prinzip einer Parameterrnitte- 
lungsmethode zur Bestimmung der mittleren bodennahen FlÃ¼ss Å¸be heterogenem 
Untergrund5. Trotz der im Abschnitt 3.3 dargestellten Nachteile einer Parameter- 
mittelungsrnethode gegenÃ¼be einer FluÂ§mittelungsmethod gewÃ¤hrleistet nur das 
gewÃ¤,hlt Verfahren (Gl. (4.14) bis Gl. (4.17)) die Vergleichbarkeit der aus Modeller- 
gebnissen abgeleiteten Transferkoeffizienten mit den gemessenen Tra,nsferkoeffizien- 
ten. Der Grund liegt darin, daÂ die aus Messungen abgeleitet,en Transferkoeffizien- 
ten a,uf der Grundlage mittlerer FlÃ¼ss und mittlerer OberflÃ¤chengroÂ§ gewonnen 
wurden, ihre Ableitung also dem Prinzip einer Parametermittelungsmethode zur 
Bestimmung der mittleren bodennahen FlÃ¼ss Ã¼be heterogenem Untergrund ent- 
spricht. 

Nachfolgend wird ein Verfahren zur Ableitung mittlerer Transferkoeffizienten aus 
Modellergebnissen vorgestellt, welches dem Prinzip einer Fl~~Â§n~itt~elungsmethod 
zur Bestimmung der mittleren bodennahen FlÃ¼ss Ã¼be heterogenem Untergrund 
entspricht. Dieses Verfahren beinhaltet gleichzeitig die Best,immung der ausschliefi- 
lieh auf die einzelnen, homogenen Anteile einer inhomogenen OberflÃ¤ch bezogenen 
Transferkoeffizienten. Das ist von groÂ§e Bedeutung, da die Anwendung mittlerer 
Widerstands- und WÃ¤rmetransferkoeffiziente auf AtmosphÃ¤renn~odell beschrÃ¤nk 
ist, die ausschlieÂ§lic den mittleren Impuls- und WÃ¤rmetranspor in einer Gitterzel- 
le berechnen. FÃ¼ Atmospharenmodelle mit FluÂ§mittelungsansÃ¤tz unter Nutzung 
von Transferkoeffizienten ist die Kenntnis der Transferkoeffizienten bzgl. jedes ein- 
zelnen Oberflachenanteils notwendig. Sowohl die aus Modellergebnissen abgeleiteten 
mittleren Schubspannungs- und WÃ¤rmetransferkoeffiziente als auch die von Hart- 
ma,nn [Pers. Mitteilung, 19951 gemessenen Transferkoeffizienten sind ebenfalls nicht 
fÃ¼ den Einsatz in Meereismodellen geeignet. In diesen Modellen (siehe auch Ab- 
schnitt 5) werden nur die am Meereis angreifende Schubspannung und der Warme- 
fluÂ zwischen der Meereisoberflache und der AtmosphÃ¤r berechnet. Dazu ist die 
Kenntnis der ausschlieÂ§lic auf das Meereis bezogenen Transferkoeffizienten not- 
wendig. 

Wie bereits im Abschnitt 3.3 dargestellt wurde, ergibt sich nach dem Vern~i- 
schungshohenkonzept von Claussen [l990,1991a,1991 b] der mittleie bodennahe Im- 
pulsflufl Ã¼be einem inhomogenen Untergrund aus dem mit den OberflÃ¤chenanteile 
A, gewichteten Mittel der FlÃ¼ss Å¸be den einzelnen OberflÃ¤chenkomponenten Es 
gilt 

2 
- P& = -PO ~ ~ ' 2 , .  . (4.18) 

J 

Dies ist nach Claussen [1990,1991a,1991b] Ã¤quivalen zu 

'Die turbulenten FlÃ¼ss werden zwar mit einem FluÂ§mittelungsverfalire berechnet, der Ansatz 
zur Ableitung der mittleren Transferkoeffizienten aus den modelliert,en FlÃ¼sse ent,spricht jedoch 
dem Prinzip einer Paran~etermittelungsmethode. 
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wobei 

gilt. d.h., Claussen [1990,1991a,,1991b] bestimmt den mittleren Widerstandskoeffizi- 
eilten als das gewichtete Mittel der einzelnen Widersta.ndskoeffiziente11. 

GemaÂ Ansatz (4.20) und unter spezieller Beachtung der Beziehung (3.43) kann im 
Modell METRAS ein mittlerer, auf neutrale Schichtung und 10 171 HÃ¶h bezogener 
Wideistandskoeffizient fiir eine partiell mit Meereis bedeckte OzeanoberflÃ¤ch zu 

abgeleitet werden. Die einzelnen, in GI. (4.21) eingehenden Widerstandskoeffizienten 
k " onuen aus 

gewonnen werden. Diese beiden Gleichungen entsprechen Beziehungen fÃ¼ homogene 
0berflÃ¤.che und gelten unter Annahme der Monin-Obukhov-Theorie. Der Index j 
steht zusammenfassend fÃ¼ die Indizes i ( F d ) ,  i(Sd) und W .  wobei jedoch Ã¼be den 
Meereisfla,chen nur eine Monin-Obukhov-LÃ¤ng berechnet wird, fÃ¼ die der gesam- 
t e  ImpulsfluÂ zum Meereis entscheidend ist. Die einzelnen Widersta,ndskoeffizienten 
werden also aus den ImpulsflÅ¸sse Å¸be den1 Meereis bzw. Å¸be den offenen Wasser- 
flÃ¤che abgeleitet. 

Der nach dem Prinzip einer FluÂ§mittelungsinethod bestimmte mittlere Transfer- 
koeffizient fÃ¼ Impuls wird in1 weiteren als gewichteter mittlerer Schubspan- 
nungskoeffizient bezeichnet. Der mit Hilfe von Gl. (4.16) na,ch dem Prinzip einer 
Parametermittelungsmethode gewonnene Transferkoeffizient chioe wird dagegen als 
effektiver mittlerer Scl~ubspannungskoeffizient bezeichnet. 

Die gewichteten mittleren Widerstandskoeffizienten beschreiben den mittleren 
turbulenten ImpulsfluÂ Ã¼be einer heterogenen OberflÃ¤ch realitÃ¤,tsnahe als die ef- 
fektiven mittleren Widerstandskoeffizienten. 

Der ausschlieÂ§lic auf den Meereisanteil einer Meereis-Wasser-OberflÃ¤ch in einer 
Gitterzelle bezogene Widerstandskoeffizient 

kann beispielsweise in einem Meereismodell zur Berechnung der a,m Meereis an- 
greifenden a,t,mosphÃ¤rische Schubspannung verwendet werden, die einen Term der 
Iinpulsbilanzgleicl~ung darstellt. 



4.3. T R A N S F E R K O  EFFIZIENTEN 

Auch bzgl. des WÃ¤,rmetransport in der Bodenschicht kÃ¶nne in a,naloger Weise zur 
Behandlung des Impulstransports aus den WÃ¤rmeflÃ¼ss Ã¼be dem Meereis und den 
offenen WasserflÃ¤che sowie aus den einzelnen OberflÃ¤.chenteinperature WÃ¤rme 
transferlioeffizienten a,bgeleitet werden, die ausschlieÂ§lic a,uf den Meereisa,nteil bzw. 
auf den Waseranteil einer Meereis-Wasser-OberflÃ¤ch in einer Gitterzelle bezogen 
sind. Anwendung finden solche Transferkoeffizienten beispielsweise in Meereis- oder 
Ozea,nmodellen bei der Berechnung der turbulenten WÃ¤rmeflÃ¼ss die in die Ober- 
flÃ¤chenenergiel~ilanzgleichunge des Meereises oder der ozeanischen Deckschicht ein- 
gehen. 

Werden die einzelnen WÃ¤.rmetransferkoeffiziente mit den Bedeckungsgraden des 
Meereises und der offenen WasserflÃ¤che gewichtet gemittelt, dann ergibt sich der ge- 
wichtete mittlere WÃ¤rmetransferkoeffizient (Der nach Gl. (4.17) berechnete WÃ¤rme 
transferkoeffizient wird als e.ffektiver mittlerer WÃ¤~rmetransferlioeffizien bezeichnet.) 
Anders als beim Impulstransport ist jedoch der gewichtete mitt,lere Warmetransfer- 
koeffizient zur Beschreibung des mittleren turbulenten WÃ¤,rmeflusse um so schlech- 
ter geeignet, je grÃ¶Â§ der Unterschied zwischen den OberflÃ¤chent,einperature des 
Meereises und der WasserflÃ¤,che ist. Der Extremfa,ll des Scl1mic1t'schen Paradoxons 
(siehe Abschnitt 3.3) kann generell mit mittleren WÃ¤rmetransferlioeffiziente nicht 
adÃ¤qua beschrieben werden. Dies ermÃ¶gliche nur FluÂ§~~iit,telungsverfa~l~re zur Be- 
rechnung des mittleren WÃ¤rineflusse Ã¼be einer inhomogenen OberflÃ¤che 

Ein Vergleich der gewichteten und der effektiven mittleren Widerst~andslioeffizienten, 
der wieder fÃ¼ den MeÂ§fal des 10.03.1993 durchgefÃ¼hr wird, zeigt, daÂ die gewicht,e- 
ten mittleren Schubspannungskoeffizienten bei allen Eiskonzent~rat,ionen grÃ¶Â§ sind 
als die effektiven Werte, wobei maximale Differenzen bei Eislionzentrat~ionen um 
50% auftreten (siehe Abb. 4.14a). 

Der in Abb. 4.15a dargestellte Widerstandskoeffizient fÅ  ̧ das Meereis verdeut- 
licht, daÂ gerade bei Bedeckungsgraden um 50% der Forinwidersta,nd des Meereises 
besonders hoch ist. Dies lÃ¤,Â sich aus folgender Ãœberlegun schlieÂ§en Der 11erecl1- 
nete Widerstandskoeffizient fÃ¼ das Meereis charakterisiert den Gesa.mt~widerstand 
des Meereises. Da die OberflÃ¤chenrauhigkei des Meereises una,bhÃ¤,ngi von der Eis- 
konzentration vorgegeben wurde, ist der Anteil des Widerstandskoeffizienten fiir das 
Meereis, welcher dem OberflÃ¤chenwiderstan entspricht, fÃ¼ alle Eiskonzentrationen 
gleich. Ãœbe der geschlossenen Eisdecke betrÃ¤g der Wiclerstandslioeffizient c d a  

rund 1.9 - 1 0 3  m. Je mehr dieser Wert bei partieller Eisbecleckung Ã¼berschritte 
wird, desto grÃ¶Â§ ist der Formwiderstand des Meereises. Bei einer Eiskonzentra- 
tion von 45% betrÃ¤g der Anteil des Formwiderstands am Gesamt,widerst,and des 
Meereises etwa 55%. Bei niedrigen und hohen Bedeck~~ngsgr~clen ist der Ant,eil des 
Formwiderstands am Gesamtwiderstand bedeutend kleiner6. 

Der Vergleich der gewichteten und der effektiven mittleren Widerstanclskoeffizi- 
enten zeigt also, daÂ bei der Anwendung von effektiven mittleren Schubspannungs- 
koeffizienten der InlpulsfluÂ zum Meereis unterschÃ¤.tz wird, insbesondere der Anteil. 
der durch die auf die Scl~ollenseitenflÃ¤che wirkende Druclikraft hervorgerufen wird. 

"Es ist zu beachten, daÂ sich die gegebenen ErlÃ¤ut,erunge auf Transferl~oeffizient~en bei neutraler 
Schichtung beziehen, 
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Abbildung 4.14: Gewichtete und effektive mittlere, a,uf neutrale Schichtung und 10 m 
HÃ¶h bezogene, Widerstands- und WÃ¤rmetransferl~oeffiziente bei partieller Eisbe- 
deckung in AbhÃ¤ngigkei von der Eiskonzentration A. 

FÅ¸ die gewichteten und die effekt,iven mit,tleren Widerstandskoeffizienten ergibt sich 
nur eine quantita,t,iv unterschiedliche AbhÃ¤,ngigkei von der Eiskonzentration, Dage- 
gen macht der folgende Vergleich der beiden mittleren WÃ¤~rmet,ra~iisferkoeffiziente 
deutlich, daÂ sich aus ein und demselben modellierten atmosphÃ¤rische StrÃ¶mungs 
zustand durch verschiedene Ableitungsmethoden sogar qua,litativ unterschiedliche 
Abhiingigkeiten von Tra,nsferkoeffizienten vom Bedeckungsgrad des Meereises erge- 
ben kÃ¶nnen Im Gegensa,tz zu den mit der Eiskonzentra,tion anwa,chsenden effek- 
tiven mittleren Werten fallen die gewichteten mittleren Wkrmetsraiisferkoeffizien- 
t.en na,ch einem Maximum fiir Bedeckungsgrade uni 60% zu hÃ¶here Eiskonzentra- 
tionen hin wieder ab (siehe Abb. 4.14b). Die AbhÃ¤,ngigkei der gewichteten mitt,- 
leren WÃ¤rmetransferkoeffiziente entspricht den E r ~ a r t ~ u n g e n  gemÃ¤, der Monin- 
Ol~u1~11ov-T11eorie, wonach auch die bodennahen turbulenten WÃ¤rmeflÃ¼s vom Im- 
pulsa.usta.usch an der ErdoberflÃ¤ch beeinfluot sind. Da,niit muÂ sich die durch die 
Anst,rÃ¶mun der SchollenseitenfiÃ¤che zusÃ¤,tzlic erzeugte Turbulenz in den WÃ¤rme 
fliissen zwischen AtmosphÃ¤r und Meereis widerspiegeln. Die in Abb. 4.15b darge- 
stellt,en, nur auf das Meereis bezogenen WÃ¤rmetransferkoeffiziente bestÃ¤tige dies. 
Sie erreichen ihre maximalen Werte bei Eiskonzentra,tionen um 45%, also dort, wo 
auch der der Formwidersta,nd des Meereises a,m grÃ¶Â§t ist. WÃ¤hren auch in den ge- 
wicliteten mittleren WÃ¤.rmetransferkoeffiziente der Formwidersta,iid des Meereises 
deutlich wird, spiegelt er sich in den effektiven mittleren WÃ¤~rnietra~nsferkoeffiziente 
nicht sichtbar wieder 
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Abbildung 4.15: Auf neutrale Schichtung und 10 n~ HÃ¶h bezogene Widerstands- 
und WÃ¤rmetransferkoeffiziente fÃ¼ das Meereis in AbhÃ¤ngigkei von cler Eiskon- 
zentration A. 

Die mittleren sowie die a,uf das Meereis bezogenen Traiisferkoeffizienten fiir Impuls 
und WÃ¤rm sind Funktionen verschiedener atmosphÃ¤rische und das Meereis clmrak- 
terisierender GrÃ¶Â§e Zu letzteren gehÃ¶re in erster Linie die OberflÃ¤chenrauhigkei 
sowie die MÃ¤chtigkei und die Ausdehnung der einzelnen Schollen. Die Abhiingig- 
keit der Transferkoeffizienten von den RauhigkeitslÃ¤.nge der OberflÃ¤ch ist durch 
die nach der Monin-Obukhov-Theorie geltenden ZusammenhÃ¤ng (4.10) und (4.11) 
gegeben. 

In den bisher dargestellten Modelluntersuchungen wurden die FreibordhÃ¶he 
durch Gl. (4.1) und die SchollenlÃ¤nge durch Gl. (4.2) beschrieben. Im Fall anderer 
FreibordhÃ¶he und SchollenlÃ¤~nge wÃ¼rd sich z.B. das Maximum der Transferkoef- 
fizienten zu hÃ¶here oder niedrigeren Eiskonzentration verschieben. Bei der durch 
die Gleichungen (4.1) und (4.2) angenommenen geometrischen Form cler Eisschol- 
len, die auf Messungen der Kampagnen REFLEX I und I1 basiert, sind die Schol- 
lenlÃ¤nge bei niedrigen Eisl<onzentrationen a m  kleinsten. Die StrÃ¶mun trifft also 
vergleichsweise a,uf viele SchollenseitenflÃ¤~chen ZusÃ¤tzlic sind die SchollenabstÃ¤nd 
bei kleinen Eiskonzentrationen so groÂ§ daÂ es praktisch keine Abschatt,ungseffek- 
t e  durch stromaufwÃ¤rt liegende Schollen gibt. Bei kleinen Eiskonzentrationen sind 
a,ber die FreibordhÃ¶he sehr klein. Iin Fall hoher Eiskonzentrat,ionen sind zwar die 
FreibordhÃ¶he groÂ§ aber die Schollen sind auch wesent,lich lÃ¤nge und ihre AbstÃ¤nd 
viel geringer. Damit trifft die StrÃ¶mun a,uf vergleichsweise wenige Schollenseit,en- 
flÃ¤chen und es kommt zu Abschattungseffekten. Nur bei Eisl~onzentrationen um 50% 
treten relativ groÂ§ FreibordhÃ¶he und relativ kleine SchollenlÃ¤nge gleichzeitig auf. 
Damit ergibt sich dort der st,Ã¤rkst Impulsflufi zum Meereis. 
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Zusamn~enfassend sei nocheinmal betont, daÂ die Transferkoeffizienten fÃ¼ Impuls 
und fÃ¼lilhar WÃ¤rm nicht ausschlieÂ§lic nur eine Funktion der Eiskonzentration 
sind. Sie hÃ¤nge in vielfÃ¤ltige Weise von der Struktur der meereisbedeckten Ozean- 
oberflÃ¤ch ab. Deshalb sollten in AtmosphÃ¤ren oder Meereismodellen verwendete 
AnsÃ¤tz fiir die AbhÃ¤ngigkei der Transferkoeffizienten von der Eiskonzentration 
auch fÃ¼ die speziell zu untersuchende Region und Jahreszeit abgeleitet sein. Die 
in dieser Arbeit vorgestellten NieÂ§ und Modellergebnisse kÃ¶nne als typisch fÃ¼ die 
Eisranclzonen im Nordatlantik wahrend des Winters betrachtet werden. 

Bisher wurden dimensionslose, auf neutrale Schichtung bezogene Transferkoeffizi- 
enten zur Beschreibung des turbulenten Vertikalaustausches in der Bodenschicht 
untersucht. Abschlieflend soll dargestellt werden, welchen Effekt die Beriicksichti- 
gung des Formwiderstands des Meereises auf die dimensionsbel~~fteten turbulenten 
FlÅ¸ss in der gesa,mten Grenzschicht hat. Dies erfolgt als Beispiel fÅ  ̧ den bereits im 
Abschnitt 4.2 behandelten I<altlufta~usbrruch Ã¼be eine Eisrandzone. 

Die mitt,leren ImpulsflÃ¼ss sowie die ImpulsflÃ¼ss zum Meereis werden bei Ver- 
nachlÃ¤ssig~iri der a,uf die SchollenseitenflÃ¤che wirkenden DruckkrÃ¤ft unterschatzt 
(siehe Abb. 4.16a und b).  FÃ¼ die mittleren ImpulsflÃ¼ss betrÃ¤g die ma,ximale ab- 
solute Differenz 0.077N m 2 .  Bei Eiskonzentrationen von 25% < A < 75% wird 
der mittlere Impulsfluf3 um mindestens 20% des Wertes mit Beriicksichtigung des 
Formwiderstands zu niedrig berechnet, die maximale Abweichung betrÃ¤g 28%. FÃ¼ 
die ImpulsflÃ¼ss zum ~ e e r e i s ,  welche fÃ¼ die Eisdrift entscheidend sind, liegt die 
maximale absolute Differenz bei 0.089 N m 2 ,  was einer relativen Abweichung von 
33% entspricht. Die Impulsfliisse zum Meereis sind bei VernachlÃ¤ssigun des Form- 
widerstands fÃ¼ 1.5% < A < 80% um mindestens 20% und fÃ¼ 30% < A < 60% um 
mindest,ens 30% kleiner als der Wert mit BerÃ¼cksichtigun des Formwiderstands. 

Wie im Abschnitt 4.2 beschrieben, ist bei einem Kaltluftausbruch der fÃ¼hlbar 
WÃ¤rmefluf an den Meereisoberflachen abwÃ¤rts Ã¼be den offenen WasserflÃ¤che da- 
gegen aufwÃ¤rt gerichtet. Letzterer Effekt Ã¼berwiegt so daÂ der mittlere turbulente 
WÃ¤rmeflu in die AtmosphÃ¤r gerichtet ist und somit eine ErwÃ¤rmun der Grenz- 
schicht stattfindet. Der zum Meereis hin gerichtete fÃ¼hlba,r WÃ¤.rmefluf wird ohne 
BerÃ¼cl~sichtigun der durch die AnstrÃ¶mun der SchollenseitenflÃ¤cl~e zusÃ¤tzlic er- 
zeugten Turbulenz unterschatzt. Dies bedeutet gleichzeitig, daÂ der im Mittel Ã¼be 
den Meereis-Wasser-OberflÃ¤che aufwÃ¤rt gerichtete FluÂ Å¸berschatz wird. Bei Eis- 
konzentrationen von 20% < A < 75% wird der mittlere WÃ¤,rmeflu um mindestens 
10% Å¸berschÃ¤tz Die zum Meereis hin gerichteten WÃ¤rmeflÃ¼s werden bei Ver- 
nachlÃ¤ssigun des Formwiderstands bei einer Eiskonzentration von 20% < A < 70% 
um mindestens 10% zu niedrig berechnet. 

Die mit der Beriicksichtigung des Formwiderstands modifizierte Beschreibung des 
turbulenten Austausches.zwischen der AtmosphÃ¤r und dem Meereis beeinfluÂ§ nicht 
nur den bodennahen Bereich, sondern die gesamte Grenzschicht. Wie die Vertikal- 
profile Ã¼be einer OberflÃ¤ch mit 50% Eiskonzentration in den Abbildungen 4.17a 
und 11 zeigen, treten bis zum oberen Rand der Grenzschicht deutliche Differenzen in 
den t,urbulenten Impuls- und WÃ¤rmeflÃ¼ss auf. 
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Abbildung 4.16: Der Bet,rag des mittleren bodennahen Impulsflusses 1-Fmo1, der ÃŸe 
trag des Impulsfl~~sses zum Meereis \Fmo,i, der mittlere boclennahe fiihlbare WÃ¤rme 
fluÂ FSe und der fiihlbare WÃ¤rmefluf Å¸he dem Meereis Fse,, in AbhÃ¤ngigkei von der 
Eiskonzentration A bei abeisiger StrÃ¶mun mit der geost,rophischen Windgeschwin- 
digkeit luÃ = 10 m s 1  und der OberflÃ¤chentemperatu des Meereises Tsu,.,? = 239 I{. 
Die Modellrechnungen wurden sowohl ohne (Fdi  = 0) als auch mit (f i ,; # 0) BerÅ¸ck 
sichtigung des Formwiderstands des Meereises durchgefiihrt,. 
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Abbildung 4.17: Vertikale Profile des Impuls- und des fÅ¸hlbare WÃ¤rmeflusse Ã¼be 
einer OberflÃ¤ch mit 50% Eiskonzentration bei abeisiger StrÃ¶mun wie in Abb. 4.16. 

In den nachfolgenden Abschnitten wird das gekoppelte At,mosphÃ¤re-Meereis-Model 
beschrieben und a,ngewendet. Im Abschnitt. 4 wurden die da,fÅ¸ notwendigen, 
auf Messungen beruhenden, Anfangs- und Ranclwerte best,iiiiinter AtinosphÃ¤ren 
und OberflÃ¤cliengrÃ¶Â vorgestellt. Weiterhin wurden mit dem ungekoppelten At- 
mosphÃ¤renmodel ab- und aufeisige StrÃ¶munge simuliert. Der prinzipielle Aufbau 
der at~mospharischen Grenzschicht bei solchen StrÃ¶n~~~rigssitua~tionei wird damit als 
bekannt vorausgesetzt. Somit lia,nn sich die Diskussion der Ergebnisse des gekoppel- 
ten Modells auf durch Wechselwirkungsprozesse zwischen AtmosphZ.re und Meereis 
hervorgerufene PhÃ¤nomen konzentrieren. Anhand eines Vergleichs gemessener und 
aus Modellergebnissen abgeleiteter Transferkoeffizienten fiir Impuls und fÅ¸hlba,r 
WÃ¤rm wurde gezeigt,, daÂ das uni einen Ansa,t,z fÃ¼ den Formwidersta~ncl des Meer- 
eises erweiterte FluÂ§mitt~eluiigsverfahren nach dem Ver i i~ i sc l~~~i~gs l~Ã¶l~e i~kor~zep  die 
turbulenten Transporte in der Bodenschicht Å¸be dem ineereisbedeckten Ozean rea- 
litÃ¤tsna, beschreibt. 

ZusÃ¤tzlic wurden ausschlieÂ§lic auf das Meereis bezogene Transferkoeffizienten 
~onnen .  best,irnmt, die z.B. in Meereismodellen angewendet werden 1.'' 



Die Entwicklung eines Meereismoduls fÃ¼ das Atrnospl~Ã¤renmodel METRAS erfolgte 
unter folgenden Gesichtspunkten: 

e Da,s gekoppelte AtmosphÃ¤re-Meereis-Model soll zur Untersuchung von Pro- 
zessen in den mesoskaligen Bereichen 7 und Ã in einem Zeitraum von wenigen 
Stunden bis zu einigen Tagen eingesetzt werden. 

e Spezielle Aufmerksamkeit soll der realitÃ¤tsnahe Erfassung von Prozessen ge- 
widmet werden, die insbesondere in den Eisrandzonen eine groÂ§ Rolle spielen. 

e Der atmosphÃ¤risch Antrieb des Meereismoduls wird durch das Modell ME- 
TRAS bestimmt, ozeanische AntriebsgrÃ¶fle werden vorgegeben oder mit stark 
vereinfachten AnsÃ¤tze berechnet. Das Meereismodul mufl alle fiir das At- 
mospl~Ã¤renn~odel notwendigen unteren Randbedingungen bereit,stellen. Dazu 
gehÃ¶re in erster Linie die OberflÃ¤chentemperature des Meereises und der 
offenen WasserflÃ¤che sowie GrÃ¶flen welche die Strukt,ur der Meereisdecke 
beschreiben (Eiskonzentra,tion, Dicke des Meereises, SchollenlÃ¤~ng und Schol- 
lenabstand). 

Das Meereismodul ka,nn in drei verschiedenen Modi betrieben werden, als dynan~isch- 
thermodyna~inisches sowie als rein dynamisches oder rein tl~erinodynamiscl~es Meer- 
eismodul. Letztere bieten die MÃ¶glichkeit bestimmte Prozesse im Meereis isoliert 
zu betrachten. 

Das Meereismodul wird im dynamisch-thermodynamischen und im rein therinody- 
nan~ischen Modus mit dem gleichen Zeitschrift wie das Atmospl~Ã¤rei~niodel ME- 
TRAS gerechnet. Im rein dynamischen Modus kann auch ein grÃ¶flere Zeitschrift, 
des Meereismoduls gewÃ¤hl werden. 

Den Ausgangspunkt der Entwicklung des Meereismoduls fiir das At,mosphÃ¤~renrno 
dell METRAS bildet ein von Fischer [I9951 und Harder 119961 iibernommenes grofl- 
skaliges dynamisch-thermodynamisches Meereismodell. Dieses ist,, wie die Mehrzahl 
der heute verwendeten groÂ§ und mesoskaligen Meereismodelle, eine weiterentwickel- 
te  Version des prognostischen Meereismodells von Hibler [1979]. 



5.1 GrundzÃ¼g des grofiskaligen Meereismodells 

Das groÂ§slialig Meereismodell ist. vom Eulerschen Typ. Die wichtigsten prognosti- 
scheu Variablen sind cler Vektor cler horizontalen Driftgeschwi~~digkeit cles Meereises 
U, ,  die Eiskonzentra,tion (Bedeckungsgrad) A sowie das Volumen cles Meereises pro 
Einheitsflache h .  Das Volumen pro Einheitsflache entspricht der Dicke, die das Meer- 
eis einer Git.terzelle besÃ¤Â§ wenn es gleichmÃ¤fii Ã¼be die gesa,mte horizontale FlÃ¤ch 
dieser Zelle vert,eilt, wÃ¤re Aus dem Meereisvolumen pro Eii~lieit~sflÃ¤ch und der Eis- 
lionzentrat.io11 ergibt sich die ta,tsa,chliche mittlere Dicke des Meereises zu H = h/A. 

Das Modell besteht im wesentlichen aus drei Komponenten: 

a Einem Syst,em von Bilanzgleicl~ungen, 
mit denen die lokalen zeitlichen ~ n d e r u n g e n  der Eislionzcntratioil sowie des 
Meereisvolumens pro Einheitsflache unter BerÅ¸cksichtigun sowohl dynami- 
scher als auch tl~erinodyna~inisclier Prozesse bestimmt, werden. 

a Einem dyna~mischen Teil, 
in dem eine Impulsl~ilanzgleicl~ui~g fiir das Meereis aufgestellt wird, deren 
L6sung den Drift8geschwindigkeitsvel~tor liefert. 

a Einem tl~erinodynamiscl~en Teil, 
wo mit Hilfe von Energiebilanzgleichungen fiir die Ober- und Unterseite des 
Meereises und einem Modell fÃ¼ die WÃ¤rinediffusio im Eis und im Schnee 
Gefriei- und Schnielzraten berechnet werden. 

Die gesamte lokale zeitliche Ã„nderun der Eiskonzentra,tion A und des Meereisvolu- 
mens pro EinheitsflÃ¤ch h wird durch die prognostischen Gleichunge~~ 

und 
Bh, 
9t 
- = -V . (U; h,) + S,i (5.2) 

als Summe der gleichzeitig abhufenden dyna,mischen und thermodynamischen Pro- 
zesse in1 Meereis beschrieben [Ha.rder, 19961. Dabei stellen die Terme -V . (u,A) 
und - V .  (U,/;,) die Advektion, also den horizontalen Transport, beicler GrÃ¶Â§ dar. 
Der Term Q A  beschreibt die Entstehung offener WasserflÃ¤.che aufgrund von Scher- 
deformation. Da dieser ProzeÂ das Volumen des Meereises unverÃ¤nder lÃ¤Â§ tritt 
solch ein Term in Gl. (5.2) nicht a,uf. Die Terme SA und ,5',, stehen fÃ¼ die zeitliche 
Anderung der Eiskonzentra,tion bzw. fÃ¼ die Wa,chstumsrate des Meereisvolumens 
pro EinheitsflÃ¤ch durch thermodynamische Prozesse. 

Zur Beschreibung dynamischer Prozesse im Meereis wird s~~bslialig nicht zwischen 
Eisschollen verschiedener Form und GrÃ¶Â unterschieden. FÅ¸ die tlierniodynami- 
schen Berechnungen wird &gegen zur realitÃ¤tsnÃ¤her Beschreibung des WÃ¤rme 
austausches zwischen Ozean und AtmosphÃ¤r eine Dickenverteilung des Meereises 
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betrachtet. Diese wird zu jedem Zeitschrift entsprechend dein Gesa,intbedecliungs- 
grad A und dem mittleren Meereisvolumen pro EinheitsflÃ¤ch h neu fest,gelegt. Nach 
Hibler [1984] wird angenommen, daÂ die lokale Meereisdicke nsa,ximal das Doppelte 
der mittleren Dicke h / A  in einer Gitterzelle betragen kann, und daÂ das Meereis zwi- 
schen 0 und 2h/A in sieben verschiedenen Eisdickenklassen gleicher 1nt.ervallbreite 
gleichverteilt ist. Die einzelnen Klassen umfassen jeweils ein Siebentel der gesamten 
mit Meereis bedeckten FlÃ¤che Die Summe der Wachstumsraten in jeder einzelnen 
Eisclickenlclasse ergibt die gesamte Wachstumsrate Sh.  

Die Berechnung der einzelnen und damit auch der gesamt,en Wachst~~insrate Sb, 
beruht auf dem Prinzip der Energieerhaltung. Dagegen wird zur Bestimmung von 
SA nur ein einfacher, empirischer Ansatz verwendet. Dieser laut,et nach PIibler [I9791 

wobei 1~0 der sog. R,innenschlieÂ§ungsparamete ist. Im Fall des Gefrierens > 0)  
wÃ¤chs die eisbedeckte FlÃ¤,ch proportional zur Konzentration offener \V>sserflÃ¤che 
(1 - A), wobei der RinnenschlieÂ§ungsparamete ho die Geschwindigkeit bestimmt. 
mit der sich die Eisdecke schlieÂ§t Im Fall des Schmelzens (S/; < 0) nimmt die eis- 
bedeckte FlÃ¤,ch proportional zur Abnahme des Meereisvolumei~s ab. clie durch die 
Schmelzra~te (min(Sh, 0))  beschrieben wird. 

Im thermodynamischen Teil des groflskaligen Meereisn~odells wird cler in die Ener- 
giebilanz der Ober- und Unterseite des Meereises eingehende kondulitive WÃ¤,rmeflu 
mit einem sehr einfachen Ansatz fiir die WÃ¤rmediffusio im Meereis berechnet. Die- 
ser wird als N~~llschichtenn~odell von Semtner 119761 bezeichnet,. Der konduktive 
WÃ¤rmefluf wird innerhalb des Eises und der Schneea,ufla,ge als konstant, und von 
gleicher GrÃ¶Â angenommen. Er ist proportional zur Differenz der Tempera,turen a,n 
der Ober- und Unterseite des Meereises und des mit cler Schnee- bzw. Eisdicke ge- 
wichteten Mittels der einzelnen W5rmeleitfÃ¤higkeiten Die WÃ¤rmeleitfÃ¤higlie sowie 
die spezifische WÃ¤rmeka,pazitÃ des Eises werden unabhÃ¤ngi von Temperatur und 
Salzgehalt als Konstanten angesetzt. Es werden also linea,re Temperaturprofile in1 
Schnee und im Eis angenommen. WÃ¤rmespeichereffekt liÃ¶nne nicht erfaÂ§ werden. 

Die in die Bilanzgleich~~ngen (5.1) und (5.2) eingehende Driftgeschwindigkeit, des 
Meereises wird aus einer Imp~~lsbilanzgleichung gewonnen. Die Formulierung der 
Impulsbilanzgleicl~ung na,ch Hibler [1979] zeichnet sich durch clie BerÅ¸c,ksichtigun 
von KrÃ¤fte durch interne Spannungen im Eis a,us, die zu einer Reduktion cler Drift- 
gescl~windigkeit fÃ¼hren Zur Berechnung des atmosphÃ¤riscl~e und ozea~nischen An- 
triebs werden rÃ¤umlic und zeitlich konstante Schubspai~n~~i~gsl~oeff iz ie i~te i~  vorge- 
geben. 

Die Modellgleichungen werden rÃ¤umlic a,uf einem zweiclimensionalen ARAKAWA- 
B-Git,ter (siehe Abb. 5.1) dislcretisiert. Wie beim ARAIiAWA-(!-Gitter des At,- 
mosphÃ¤~renmodell METRAS sind auch hier die sl<ala,ren und vektoriellen Gitter- 
pu111ite rÃ¤umlic getrennt. Allerdings unterscheidet sich clie Lage der vektoriellen 
Gitterpunlite relativ zu den skalaren Gitterpunkten in1 B-Gitter von der in1 C-Gitter. 
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Abbildung 5.1 : Git terzelle eines Arakawa-B-Gitters. 

FÅ¸ die LÃ¶sun der Impulsbila~nzgleichung wird ein zentrierter Zeitschritt in einem 
semi-impliziten, iterativen PrÃ¤diktor-Korrektor-Verfahre verwendet. Dieser nume- 
rische Aufwand ist. erforderlich, d a  die zeitliche Entwicklung der Driftgeschwindigkeit 
unter anderem von den KrÃ¤fte durch interne Spannungen im Eis bestimmt wird, die 
ihrerseits wiederum nichtlinea,r von der Driftgeschwindigkeit, und ihren Ableitungen 
abhÃ¤nge [Harder, 19941. Die Berechnung der Advektion erfolgt im  ursprÃ¼ngliche 
Modell von Hibler [I9791 mit  einem Schema zentraler Differenzen. Dabei enthal- 
t,en die Bilanzgleichungen (5.1) und (5.2) einen expliziten Diffusionst,erm, der nur 
ans GrÅ¸nde der numerischen StabilitÃ¤ eingefÃ¼hr werden inuÂ§t,e aber keinen phy- 
sikalischen ProzeÂ beschreibt. Harder [I9961 verwendet dagegen ein modifiziertes 
upstream-Schema nach Smola.rkiewicz [1983], welches positiv definit. und numerisch 
stabil ist. Dadurch entfallen die expliziten Diffusionsterine, und es ergeben sich die 
ÃŸila,nzgleich~~nge in der angegebenen Form. 

Das grofiskalige Meereismodell wurde von Harder [I9961 zur Simulation des Jah- 
r sgangs  der Meereisbedeckung in der gesamten Arktis angewa,nclt. Dabei wurde 
das Modell mit einem Zeitschritt von einem Tag und einer rÃ¤umliche AuflÃ¶sun 
von 1' (ca. 110 km) betrieben. Zum Antrieb des Meereismoclells wurden explizit 
zeitabhÃ¤ngig obere (a,tmospharische) und untere (ozeanische) Randbedingungen 
vorgeschrieben. 

5.2 Ausblick auf das rnesoskalige Meereismodul 

Bevor in den folgenden Abschnitten das Meereismodul fÅ  ̧ das AtriiosphÃ¤renmo 
clell METRAS irn Detail vorgestellt wird, soll zunÃ¤chs eine Zusammenfassung der 
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wichtigsten Ã„nderunge gegenÃ¼be dem grofiskaligen Ausgangsmodell erfolgen. Die 
VerÃ¤nderunge wa,ren notwendig, um kleinskalige PhÃ¤nomene insbesondere in den 
Eisrandzonen, realitÃ¤tsnÃ¤h zu simulieren, und um das Meereismodul mit. dem 
AtmosphÃ¤renmoclel METRAS zu koppeln. Die horizonta,le Gitkrweite des Meer- 
eismoduls betrÃ¤g 4 km, sein Zeitschrift liegt je nach Modellanwendung im Bereich 
von wenigen Sekunden bis zu einigen Minuten. 

e Es werden Eisc1icl~enl~lassen eingefÃ¼hrt mit denen die zeitliche Entwicklung 
der Meereisdecke genauer erfafit werden kann. ZusÃ¤tzlic werden die offenen 
WasserflÃ¤che als neue OberflÃ¤chenklass in das Meereismodul a,ufgenommen. 

a Die Konzentration und die Dicke des Meereises werden in jeder einzelnen 
Eisdickenklasse prognostisch berechnet. Dabei wird allerdings weiterhin ein- 
schrÃ¤nken angenommen, daÂ sich das gesamte Meereis einer Gitterzelle mit 
einer einheitlichen Driftgeschwindigkeit bewegt. ZusÃ¤tzlic wird die Schol- 
lenlÃ¤ng als prognostische GrÃ¶fi eingefÃ¼hrt um den Formwiderstand des 
Meereises und die Ã„nderun der Eiskonzentration durch laterale Schmelzpro- 
zesse berechnen zu kÃ¶nnen 

e Die in die Impulsbilanz eingehende atmosphÃ¤risch Schubspannung wird vom 
AtmosphÃ¤renmodel METRAS berechnet. Damit wird die von der atmosphÃ¤ri 
schen StrÃ¶mun auf die SchollenseitenflÃ¤che ausgeiibte Druckkraft fÃ¼ die 
Driftgeschwindigkeit des Meereises berÃ¼cksichtigt Analog wird die Berechnung 
der a,m Meereis angreifenden ozea,nischen Schubspa.nnung um einen Ansatz fiir 
den Formwiderstand irn Ozea,n erweitert. 

e Aufgrund des sehr kleinen Zeitschrittes des Meereismoduls wird das Meereis 
vertikal in mehrere Schichten aufgelÃ¶st Die Diffusionsgleichung zur Bestim- 
mung des vertikalen Temperaturprofiles wird unter Beriicksichtigung der So- 
leeinschliisse im Eis und der in das Eis eindringenden Solarstrahlung gelÃ¶st 

e Die in die Energiebilanz der OberflÃ¤ch des Meereises eingehenden a,tmosphÃ¤.ri 
sehen WÃ¤,rmeflÃ¼s werden vom Atmosph~renmodell METRAS berechnet. Die 
Strahlungsfliisse werden auf der Grundlage GrÃ¶Â§ in1 Meer- 
eisn~odul selbst bestimmt. 

Die Energiebilanzgleichung an der Unterseite des Meereises wird neu formu- 
liert, wobei insbesondere der realitÃ¤tsnahe Para,met.risierung des turbulenten 
fiihlbaren WÃ¤rmeflusse aus der ozeanischen Deckschicht~ groÂ§ Bedeutxng bei- 
gemessen wird. 

e Die thermodynamisch bedingte VerÃ¤nderun der Eiskonzentration wird mit 
einem Schema berechnet, welches laterale Schmelzprozesse und das Zufrieren 
offener ~asse r f lÃ¤che  explizit behandelt. 

e Mit Hilfe einer Energiehaushaltsgleichung wird die Temperat,ur der ozeani- 
schen Deckschicht bestimmt. 

e Die horizontale Advektion wird mit einem anderen Verfahren als im grofl- 
skaligen Meereismodell berechnet, um Effekte der numerischen Diffusion weiter 
zu verkleinern. 
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5.3 Die Eisdickenklassen des Meereismoduls 

Sowohl in der zentralen Arktis als axch in den Eisrandzonen variiert die Meer- 
eisdickc von wenigen Zentimetern fÃ¼ neu gebildetes Eis bis zu einigen Metern fÃ¼ 
PrefleisrÃ¼clien Auflerhalb der sommerlichen Schmelzperiode stellen sich z.T. sehr un- 
t,erschiedliche OberflÃ¤chenten~perature des Meereises verschiedener Dicken ein. Da- 
durch sind clie t,urbulenten WiirmeflÃ¼ss zwischen dem Meereis und der AtmosphÃ¤r 
stark variabel. Sie kÃ¶nne Ã¼be einer Neueisdecke etwa zwei GrÃ¶Â§enordnung grÃ¶fie 
sein als Å¸be mehrjÃ¤.hrigen Eis von Å¸be einem Meter Dicke [Maykut, 19821. Infolge 
dessen nehmen auch die Wa,chstumsraten des Eises mit zunehmender Meereisdicke 
schnell ab. 

Um clie Entwicklung des gesamten Meereisvolumens realitÃ¤tsna zu erfassen, ist 
es also not,wendig, verschiedene Eisdickenklassen in einem Meereismodell zu bc- 
tracht,en, ansta,tt nur eine mittlere Meereisdicke anzunehmen. Maykut [I9821 weist 
clarauf hin, daÂ bei der EinfÃ¼hrun von Eisdickenklassen in ein Modell auf eine 
hÃ¶her AuflÃ¶sun im Bereich diinneren Eises zu achten ist, da, wie oben dargestellt, 
die WÃ¤rmeflÅ¸s bis zu einer Dicke von etwa einem Meter recht. empfindlich auf die 
MÃ¤,chtigkei des Eises reagieren. Im Meereismodul fÃ¼ das At,mosphÃ¤renmodel ME- 
TRAS werden 9 Eisclickenklassenl mit zeitlich unabhÃ¤ngigen fest gewÃ¤hlte Ober- 
und Untergrenzen der Meereisdicke unterschieden (siehe Tabelle 5.1). Die tatsÃ¤chli 
che, mittlere Meereisdicke in jeder Klasse ist sowohl durch clie Wirkung thermodyna- 
mischer als auch durch die Wirkung dynamischer Prozesse va,riabel. Die Eisklassen 
werden je nach a,ktueller Konfiguration der Meereisdecke in einer Gitt.erzelle besetzt. 
Bei einer vÃ¶lli homogenen Meereisdecke wÃ¤r beispielsweise nur eine Eisklasse be- 
legt. Die einzige zu erfÃ¼llend Bedingung bei der Verteilung cles Meereises auf die 
verschiedenen Klassen ist, daÂ die Summe der einzelnen Bedeckungsgrade dem Ge- 
samtbedecliungsgrad des Eises entspricht. 

Die beschriebene Festlegung der Eisdickenklassen im mesoskaligen Meereismodul 
gewÃ¤hrleiste eine wesentlich genauere Berechnung des WÃ¤,rmeaustausche zwischen 
dem Ozean und der AtmosphÃ¤,r als der im grofiskaligen Meereismodell gewÃ¤hlt An- 
satz. Dort kommt es insbesondere in Regionen mit einer hohen mittleren Eisdicke 
und einem geringen Prozentsa,tz dÃ¼nne Eises zu groÂ§e Fehlern bei der Berechnung 
des WÃ¤rmeaustausche zwischen dem Ozean und der AtmosphÃ¤re Dies soll kurz an. 
einem einfachen Beispiel demonstriert werden. Infolge eines I<altlufta~usl~ruchs bilde 
sich auf den offenen WasserflÃ¤che einer Eisrandzone Neueis. Der Becleckungsgrad 
des alten und neuen Eises sei insgesamt Eins und die mittlere Dicke cles gesamten Ei- 
ses bet,rage 3.5 m. Damit wÃ¤r da,s Meereis in der niedrigst,en Klasse des groÂ§skalige 
Modells 1 m dick. Ãœbe Eis von einem Meter Dicke sind die turbulenten WÃ¤rmeflÃ¼s 
jedoch etwa zwei GrÃ¶fienordnunge kleiner als Ã¼be Neueis. Deshalb wÅ¸rd mit dem 
im grofiskaligen Meereismodell gewÃ¤hlte Ansatz fÃ¼ die Eisdicl<enldassen die groÂ§ 
WÃ¤rmeabga,b des Ozeans an die AtmosphÃ¤r im Bereich der NeueisflÃ¤che Ã¼ber 
haupt nicht erfaÂ§ werden. 

l i m  weiteren auch als Eisklassen oder Klassen bezeichnet 



Eisdickenklasse 

Tabelle 5.1: Eisdickenklassen. 

Ein zweiter Grund zur Verwendung anderer Eisdickenklassen als irn groflskaligen 
Modell liegt da,rin, daÂ das Meereis vertikal in mehrere Schichten aufgelÃ¶s wird. 
Die neue Festlegung der Eisdickenklassen ermÃ¶glich die Bestimmung der durch 
Advektion des Meereises verÃ¤nderte mittleren Temperaturprofile in den einzelnen 
Eisdickenklassen einer Gitterzelle. 

Das Meereis jeder einzelnen Eisdickenklasse wird durch seinen Becleck~~ngsgr~d Aicl, 
seine mittlere Eisdicke H,,ici, seine mittlere Schneedicke Hs.icl, seine mittlere Schol- 
lenlÃ¤ng Lacii seinen mittleren Schollenabstand Lwici sowie durch sein mittleres 
Temperaturprofil Ticl(z) charakterisiert. Da sich die Einteilung des Meereises in Klas- 
sen ausschliei3lich auf die gesamte Dicke des Meereises, also auf die Summe der Eis- 
und der Schneedicke bezieht, kÃ¶nne die anderen GrÃ¶Â§ in verschiedenen Klassen 
ggf. auch gleich sein. Bis auf die mittleren SchollenabstÃ¤nd Lu,,;'c1, die diagnostisch 
abgeleitet werden, sind alle angegebenen GrÃ¶fie prognostische Moclellvariablen2. 

Wie im groflskaligen Meereismodell, so wird auch im Meereismodul fÃ¼ das At- 
mosphÃ¤renmodel METRAS angenommen, daÂ sich das gesamte Meereis einer Git- 
terzelle mit einer einheitlichen Driftgeschwindigkeit, der mittleren Driftgeschwindig- 
keit U, bewegt. 

'Die RauhigkeitslÃ¤ng des Meereises zoj wird in jeder Eisdicl~enlclasse zeitlich konstant, mit, 
zoi = 1.0 - 1 0 3  m vorgegeben. 
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Die gesamt,e zeitliche Ã„nderun der eine Eisdecke charakterisierenden GrÃ¶Â§ wird 
als Summe der gleichzeitig ablaufenden dynamischen und thermodynamischen Pro- 
zesse im Meereis beschrieben. Genauso wie im groflskalige~l A~Ieereisniodell erfolgt 
die numerische Kopplung der Dynamik und der Thermodynamik also durch die &b- 
wechselnde LÃ¶sun der dynamischen und der thermodynamischen Modellgleichun- 
gen. Im folgenden wird zuerst der dynamische und dann der thermodynamische Teil 
des Meereismocluls vorgestellt. 

5.4 Der dynamische Teil des Meereismoduls 

Werden rein dynamische Prozesse fÃ¼ die zeitliche Entwicklung der eine Meereisdecke 
beschreibenden GrÃ¶f3e betrachtet, dann reduziert sich die Bilanzgleichung (5.1) zu 

Neben GI. (5.4) werden im dynamischen Teil des Meereismoduls die Bila,nzgleichun- 
geil + I d v n  = - V .  ( u i ~ i Ã £  - ~ Ã £ , i  5 . 5 )  

gelÃ¶st Die Gl. (5.8) beschreibt die zeitliche Ã„nderun der mittleren SchollenlÃ¤nge 
ausschliefllich aufgrund von Advektionsprozesse~~. Weitere Ursachen fÅ¸ VerÃ¤,nderun 
gen der Scl~ollengrÃ¶fle in den Eisrandzonen kÃ¶nne wegen der fehlenden ozeanischen 
Komponente im Modellsystem nicht erfaÂ§ werden. Dies betrifft die DÅ¸nun und die 
einlaufenden ozeanischen Wellen, welche hauptsiichlich zum Zerbrechen von Schol- 
len fÃ¼hren 

FÅ¸ die LÃ¶sun des Systems von Bilanzgleichungen ist die mittlere Driftgeschwin- 
digkeit des Meereises U, zu berechnen. Diese ergibt sich als LÃ¶sun einer Impulsbi- 
lanzgleichung. 

5.4.1 Impulsbilanz 

Die Impulsl~ilanzgleicl~ung lautet nach Hibler [I9791 in kart,esischen Koordinaten 
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Dabei sind 2 = & + U; . V der Operator der totalen zeitlichen Ableitung, m, die 
Masse des Meereises pro EinheitsflÃ¤che mzuz der Impuls des Meereises pro Ein- 
heitsflache und K die vertikal integrierte Nettokraft pro EinheitsflÃ¤che Der aus- 
schlieÂ§licl~ Bezug auf Groflen, clie pro Einheitsflache definiert sind, entspricht dem 
Kontinuumsansatz in der horizontalen Ebene. Durch die Angabe der einzelnen Kom- 
ponenten der Gesamtkraft K erhalt die Impulsbilanzgleichung die Form 

Die Terme der Impulsbilanzgleichung beschreiben das Gleicl~gewicl~t folgender 
KrÃ¤ft pro Einheitsflache: 

n i e  Masser~trÃ¤ghei (materielle Beschleunigung), 
-?n,fk X U; Coriolisl<ra.ft, 

Ti atniospl~Ã¤riscl~ Schubspannung, die a,n der OberflÃ¤ch des Meer- 
eises und an den in die atmosphÃ¤risch Grenzschicl~t ragenden 
Schollenseitenflachen angreift, 

T;,oc ozeanische Schubspannung, die auf die untere Seite des Meereises 
und die in die ozeanische Deckschicht ragenden Schollenseiten- 
flachen wirkt, 

-IIX,Å¸ Kraft durch die Neigung der Ozeanoberflache, 

KF Kraft durch interne Spannungen im Eis. 

Hierbei sind f der Coriolisparameter, k der vertikale Einheitsvektor, normal zur 
Meereisoberflache, g die Erdbeschleunigung und h,oc die dyna,mische I-Iohe der Ozean- 
oberflÃ¤che die Ã¼be 

mit den1 geostropl~iscl~en Ozeanstrom u , ~ , ~ ~  in Beziehung st,eht [Hibler, 19791. Der 
Vektor des geostrophischen Ozea,nstromes um wird zeitlich konstant vorgeschrie- 
ben. 

Aufler der atmosphÃ¤rische und der ozeanischen Schubspa~nnung werden a,lle an- 
deren Terme in Gl. (5.10) auf der Grundla,ge mittlerer, clie gesamte Meereisdeclie 
einer Gitterzelle beschreibender Groflen berechnet. 

Die atmosphÃ¤risch Schubspannung 

Die Berechnung der am Meereis angreifenden atmospha~rischen Schubspannui~g wur- 
de im Abschnitt 3.4 fÃ¼ den Fall einer einzigen besetzten Eisdickenklasse ausfiihrlicl~ 
beschrieben. Der Scl~ubspannungsvel<tor T; fÃ¼ die In~p~~lsbila~nzgleicl~ung (5.10) er- 
gibt sich als flÃ¤chengewichtete Mittel der Schubspannungsvelit~oren fiir das Meereis 
der einzelnen Eisdickenklassen. 
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Die ozeanische Schubspannung 

Die Bestimmung der am Meereis angreifenden ozeanischen Schubspannung basiert 
auf dem Ansatz des groÂ§slialige Meereismodells 

nach McI'hee [1979]. Dabei sind pw die Dichte des Meerwassers, ~ d . , , ~ , ~ ~  der ozea- 
nische Scl~ul~spa,niiungsl<oeffizient~, u ~ , ~ ~  der Geschwindigl<eitsvelitor des geostrophi- 
sehen Ozeanst.roines und ygoc der Drehwinkel zwischen dem geost,ropl~ischen Ozean- 
strom und der ozeanischen Schubspannung. Da die ozeanische StrÃ¶inungsgeschwin 
cligkeit gegenÃ¼be der Driftgeschwindigkeit des Meereises i.a. nicht vernachlÃ¤ssig 
werden kann, muÂ zur Berechnung der ozeanischen Schubspa.nnung die Relativge- 
schwindiglieit zwischen dem Meereis und der OzeanstrÃ¶m~~n verwendet werden. 

In1 Meereismodul fÃ¼ da,s AtmosphÃ¤~renmodel METRAS wird im Gegensatz zum 
groflslialigen Meereismodell ein rÃ¤umlic und zeitlich variabler ozeanischer Schub- 
spannungskoeffizient verwendet,. Wie die atmosphÃ¤,rische so Å¸bt auch die ozeanische 
StrÃ¶niun eine Drucliliraft auf die SeitenflÃ¤che der Eisschollen aus. Deshalb wird in 
Analogie zur Charakterisierung des Impulstransfers zwischen Atnlosphare und Meer- 
eis der Gesamt,widerst,and als Summe eines Oberflachenwiclerstandes Sei,,oc und eines 
Forinwiclersta~ncles FAioc beschrieben. Der Anteil des Formwidersta,ndes kann aller- 
dings nur grob berÃ¼cksichtig werden, da aufgrund der fehlenden Ozeankoinponente 
in1 Modellsystem keine Informationen Ã¼be das vertikale Gescl~windiglieitsprofil der 
OzeanstrÃ¶mun zwischen den Schollen zur VerfÃ¼gun steht. 

Die Berechnung des Formwiderstandes folgt einem Ansat,z von Hehl fl9971, der 
das im Abschnitt 3.4 fÃ¼ die AtmosphÃ¤r eingefÃ¼hrt Konzept nach Hanssen-Bauer 
und Gjessing [I9881 auf den Ozean Ã¼bertragt Experimente mit einem mikroskaligen 
Ozean-Meereis-Modell, da,s die StrÃ¶mun zwischen den Schollen explizit behandelt 
[Hehl, 19971, zeigen, da,Â der Ansatz plausible, durch Messungen belegte Ergebnisse 
liefert, wenn der Abstand der Schollen so groÂ ist, da.Â sich zwischen ihnen eine un- 
gestÃ¶rt Grenzschicht ausbilden kann. Bei sehr geringen Schollenabsta.nden und re- 
lat,iv dicken Schollen sind die StrÃ¶m~~ngsverhÃ¤ltnis zwischen den Schollen dagegen 
recht l iomple~,  so daÂ sich liaum mehr ein logarithmiscl~es vertikales AnstrÃ¶mprofil 
wie im Konzept von Hanssen-Bauer und Gjessing [I9881 angenommen, ausbildet. 

In1 Meereisniodul fÃ¼ das AtmosphÃ¤renmodel METRAS wird dennoch generell 
von einem logarithmischen AnstrÃ¶mprofi ausgegangen, um einen Ausdruck fÅ  ̧ das 
VerhÃ¤ltni von Form- zu OberflÃ¤chenwiderstan abzuleiten, der nicht von ozeani- 
schen St,rGmungsgrÃ¶Â§ abhÃ¤ngt 

Ent,sprechend dem Ansa,tz fiir die AtmosphÃ¤r wird ein Gebiet,, z.B. der zu einer 
Eisdiclienkla,sse geliÃ¶rende Schollen, durch die Mittelwerte der Scl~ollenlÃ¤ng L,, 
des Schollenabstancles Lw und des Tiefgangs der Schollen Hd chara,kterisiert. Auf 
die Kennzeichnung mit dem Index icl wird im folgenden der ~bersichtlichkeit halber 
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verzichtet. Der Betrag des ozeanischen Formwiderstandes3 Fdioc ist. dann durch 

gegeben, wobei der Druck Pm der Betrag der Kraft ist, die pro EinheitsflÃ¤ch in die 
Deckschicht ragender, a,ngestrÃ–mte SchollenseitenflÃ¤ch wirkt. FÅ  ̧ POc gilt 

wobei U, das AnstrÃ¶n-iprofil also die R,elativgeschwindigkeit zwischen der Ozean- 
strÃ¶mun und der Eisdrift ist. FÃ¼ die ungestÃ¶rt Relativgeschwindigkeit U ^ , ~ ( Z )  
wird nach Hanssen-Bauer und Gjessing [I9881 und Hehl [I9971 ein logarithmisches 
Profil angenommen. Die Reduktion der ungestÃ¶rte Relativgeschwindigkeit durch 
Abschattungseffekte wird analog zu Gl. (3.34) behandelt. Es ergibt sich 

mit 

U+) = ~ ~ , ~ ( z )  (1 - exp (-0. 

Durch Einsetzen von Gl. (5.15) und Gl. (5.16) in Gl. (5.14) und LÃ¶sun des Integrals 
erhÃ¤l man 

Die letzten beiden Terme in der eckigen Klammer kÃ¶nne fÅ¸ Hri zooc ver- 
nachlÃ¤ssig werden. Damit ist 

Durch Einsetzen von Gl. (5.18) in Gl. (5.13) und mit ka = 0.5 erhÃ¤l man fÃ¼ den 
Formwiderst and 

Mit 
2 

~^d.zpc = PwU*,,~ (5.20) 

371U seiner Ableitung wird eine z-Achse eingefÃ¼hrt die in die ozeanische Deckschicht gericht,et. 
ist. 
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ergibt, sich 

Dieses VerhÃ¤ltni von Forni- zu Oberflachenwiderstand hÃ¤ng nur von der Rauhig- 
lieitslÃ¤ng ;ooc und geometrischen SchollengrÃ¶fie ab. 

Damit kann die gesamte a m  Meereis einer Eisdickenklasse angreifende ozeanische 
Scl~ubspannung durch 

parametrisiert werden, wobei c8d,~,o,oc der ozeanische Schubspannungsl~oeffizient bzgl. 
des geostrophischen Ozeanstromes ist, der den OberflÃ¤cl~enwiclerst~n an  der Un- 
terseite des Meereises charakterisiert. 

Der in GI. (5.22) eingehende Faktor zur BerÃ¼cksichtigun des Formwiderstandes 
ent,l~Ã¤l GrÃ¶flen die von der jeweiligen Eisdickenklasse a,bhÃ¤.ngen Deshalb geht in 
die Impulsbilanzgleichung (5.10) der flÃ¤chengewichtet Mit,t,elwert der zunÃ¤chs fÃ¼ 
jede Eisdiclienlilasse einzeln bestimmten ozeanischen Scl~ul~spannungsvelctoren ein. 

Die drei in Gl. (5.22) eingehenden Parameter zooC, ~ a , ~ ~  und c , ; / , ~ , ~ , ~ ~  werden rÃ¤um 
lich und zeitlich konstant vorgegeben. FÃ¼ die Rauhigkeitsliinge wird nach Hehl 
[I9971 ein Wert von 1 - 1 0 4  m angenommen. Der Drehwinke1 %.oc zwischen dem 
geostropl~ischen Ozea~nstrom und der ozeanischen Schubspannung wird wie in1 grofl- 
skaligen Meereismodell auf 25' festgelegt. Der den Oberflacl~enwiclersta~nd cha,ralc- 
terisierencle ozeanische Scl~ubspannungsl<oeffizient wird mit  ~ ~ d . i . ~ , ~ ~  = 4 . 10-3 a,n- 
gesetzt. Diese Annahme wird sowohl durch MeÂ§ als a,uch durch Modellergebnis- 
se gestÃ¼tzt, Fischer [I9951 und Harder [I9961 weisen darauf hin, daÂ fÃ¼ die rea- 
litÃ¤,tsnah Moclellierung der groflskaligen Meereisdrift das Verl~Ã¤ltni zwischen der 
atmospl~Ã¤rische und der ozeanischen Schubspannung bedeutender ist,, als deren ab- 
solut,e Werte. Sie erzielen die beste Anpassung ihrer Modellergebnisse a,n Beobach- 
tungen mit c ~ ~ ~ / c ~ , ~ , ~ , ~ ~  = 0.44. McPhee [1980] gibt nach Messungen das VerhÃ¤lt 
nis des atmosphÃ¤rische Schubspannungskoeffizienten zum auf den geostrophischen 
Ozeanstrom bezogenen Widerstandskoeffizienten mit  c~nicu/cd,t,g,oc = 0.5 an. Die 
beiden in diese VerhÃ¤,ltniss eingehenden Schubspannungsl~oeffiziei~ten kÃ¶nne als 
charakteristisch fÅ¸ den OberflÃ¤cl~enwiderst,~n an der Ober- bzw. Unterseite des 
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Meereises interpretiert werden, da  sie bei sehr hohen Eiskonzentrationen abgelei- 
t e t  wurden, wo der Form- gegenÃ¼be dem OberflÃ¤chenwiderstan vernachlÃ¤ssigba 
klein ist. GemaÂ den Untersuchungen mit  dem At,mospl~Ã¤renmodel METRAS im 
Abschnitt 4.3 betrÃ¤g der atmosphÃ¤risch Schubspannungskoeffizient c h i o ;  bei einer 
Eiskonzentration von 100% etwa 2 - 1 0 3 .  Entsprechend den obigen AusfÃ¼hrunge 
wird nach McPhee [I9801 der ozeanische Schubspannungskoeffizient c . ~ L , n , o c  doppelt 
so groÂ gewÃ¤hlt 

KrÃ¤ft durch interne Spannungen im Eis 

Bei kleinen und mittelgroflen Eiskonzentrationen wird die Driftgeschwindigkeit des 
Meereises im wesentlichen durch den atmosphÃ¤rische und den ozeanischen Antrieb 
kontrolliert. Aufgrund des groÂ§e Anteils offener WasserflÃ¤che ist die Wahrschein- 
lichkeit der Wechselwirkung zwischen den Schollen einer Eisdecke gering. Dagegen 
kommt es bei hohen Eiskonzentrationen vor allem bei konvergenter Eisclrift oder 
horizontalen Scherungen in der Driftgeschwindigkeit zu Kollisionen und zum Zer- 
brechen von Schollen. HÃ¤ufi schieben sich einzelne Schollen Å¸hereinander oder es 
bilden sich PrefleisrÃ¼cken Die dabei durch interne Spannungen im Eis hervorgeru- 
fenen KrÃ¤ft fÃ¼hre zu einer Verringerung der Driftgescl~wincligkeit. Der verwendet,e 
Ansatz zur Beschreibung der KrÃ¤ft durch interne Spannungen im Eis entspricht 
demjenigen grofiskaliger Meereismoclelle nach Hibler [1979]. welcher von Budgell 

Mitteilung, 19941 auch in den mesoskaligen Bereichen 7 und 9 bereits erfolg- 
reich angewendet wurde. 

Die internen KrÃ¤ft KF werden mit  

durch die Divergenz des Tensors a der internen Spannungen bestimmt. Der Span- 
nungstensor a ist eine Funktion des Tensors der Deformationsraten 2. Dieser enthÃ¤l 
die rÃ¤umliche Ableitungen der Driftgeschwindigkeit des Meereises. Es gilt 

. 1 du, 
C . .  - - + 2 
" - 2 ( d X j  J , 

wobei ausschlieÂ§lic in dieser Formel, der Ãœbersichtlichkei halbei. fÅ  ̧ die Driftge- 
schwindigkeit U ,  das Symbol u benutzt wird. Der als Rheologiegesetz bezeichnete 
Zusammenhang a = a(e) zwischen der internen Spannung a und der Deformations- 
ra te  Â lautet in Kon~ponentenschreibweise 

aij = 2 7 4  + ((G - ̂k - P/2)6i,? . (5.25) 

Dabei sind 7 die ViskositÃ¤ fÃ¼ Scherdeformation, G die Viskosit,Ã¤ fÅ  ̧ Voluinenkom- 
pression, P die EishÃ¤rt und Si, das Kroneckersymbol. 

I m  Meereismodul fÃ¼ das AtmosphÃ¤renmodel METRAS wird das Meereis als pla- 
stisches Medium behandelt. Nur flir sehr kleine Deforma,tionsrat.en wird es als linea,r- 
viskoses, kompressibles Makerial approximiert. Dieses durch ein viskos-plast,isches 
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Rheologiegesetz nach 13ibler [I9791 und Harder [1996] beschriebene Verhalten steht 
in guter ~bereinst immung mit beobachteten Eigenschaften des Meereises. Bei kon- 
vergenter Drift oder horizontaler Scherung kÃ¶nne erhebliche Spa,nnungen im Eis 
auftreten. Sind diese von den Deformationsraten nahezu unabhiingig, da,nn h a t  das 
Eis den Grenzwert (ma,ximalen Wert) der internen Spa,nnungen erreicht, bei dem es 
bricht und durch plast,ische Verformung nachgibt. Der maximale Wert wird durch die 
HÃ¤rt, des Eises bestimmt. Nur bei sehr kleinen Deforma,t,ionsraten, bei denen der 
Grenzwert der internen Spa,nnungen fiir plastisches Verhalten nicht, erreicht wird, 
verhÃ¤l sich das Eis &ls linea,r-viskoses, kon~pressibles Ma,terial. Divergent,e Eisbewe- 
gungen erfahren keinen Wiclersta,nd. 

Der Spannungstensor a und der Deforma,tionsratentensor 2 sind symmetrische Ten- 
soren (siehe Harcler [1996]), so da,Â sie durch eine Haupta~cl~sentraiisfoririation in die 
Normalform gebracht werden kÃ¶nnen Die Richtungen der Haupta,chsen von o" und 

stimmen Ã¼bereilt a wird durch die beiden Invarknten 

charakterisiert, wobei cler Deviator a' des Spannungstensors 0 

ist,. 07 ist, ein Mai3 fiir die Spannungen durch Volumenl<ompressioii bei konvergenter 
Eisdrift, wÃ¤,hrenc a n  die StÃ¤rk der Scherspannungen angibt. 01 und o-11 spannen 
einen zweiclimensionalen Raum cler SpannungszustÃ¤nd auf. Fiir plastisch verform- 
bare Medien kÃ¶nne die internen Spannungen einen maximalen Wert nicht iiber- 
schreiten. der durch eine Bruchkurve im Spannungsraum beschrieben wird. I111 Fall 
plastischer Verformung wird ein Zusta,nd a,uf der Bruchkurve, bei Spannungen un- 
terhalb der Bruchgrenze innerhalb der Kurve eingenommen. ZustÃ¤nd auflerhalb der 
Bruchkurve kÃ¶nne nicht, auftreten. Im Meereismodul fÅ  ̧ da,s Atmospl1a.renmodell 
METRAS wird die elliptische Bruchkurve 

nach Hibler [I9791 verwendet (siehe Abb. 5.2). Die Exzentrizitiit e der Ellipse ist 
ein empirischer Para,meter, cler nach Hibler [I9791 mit dem Wert 2 angesetzt wird. 

Durch den Zusammenhang e = -/f/r; bestimmt die Exaeiitrizitiit das VerhÃ¤ltni 
der Viskositaten fÃ¼ Volumenl<onipression und fiir Scl~ercleforniation 7. Mit der 
Annahme einer elliptischen Brucl~kurve sind die ViskositÃ¤te durch 

und 
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Abbildung 5.2: Elliptische Bruchkurve. 

festgelegt,. Der darin auftretende Ausdruck 

ist ein MaÂ fÅ  ̧ die gesamte Deformation der Eisdecke. A verkniipft also die Defor- 
mation des Meereises mit den rÃ¤umliche Ableitungen der Driftgeschwincligkeit. 

Beim Verlassen des plastischen Regimes geht der Ausdruck A ( i )  gegen Null, so 
daÂ die ViskositÃ¤te ( und 7 unendlich groÂ werden. Zur Behandlung dieses Grenz- 
falls verwendet Marder [I9961 die Annahme, daÂ bei sehr kleinen Deformationsraten 
auch die internen Spannungen verschwinden. Neben den ViskositÃ¤te ( und 7 wird 
auch der Druckterm -P12 im Spannungstensor modifiziert. Er strebt im viskosen 
Fall gegen Null. Dies wird durch eine Regimefunktion rp  mit 

erreicht, die den Zusammenhang zwischen der tatsÃ¤chliche EishÃ¤rt P und der 
EishÃ¤rt IJP des idea,lplast,ischen Falls vermit,telt. Die Regimefunktion ist eine ste- 
tige, monoton wachsende Funktion, die einen gleitenden Ãœbergan zwischen dem 
idealpla,stischen ( r P  = 1) und dem linear-viskosen Verhalten (5 = 0) gewÃ¤hrleistet 
Physikalisch wird das Materialverhalten des Eises durch die Wahl des Grenzwertes 
Amtn bestimmt, der den ~bergan~sbereich zwischen beiden Regimen festlegt. Nach 
Harder [I9961 wird AnÃ£ = 2 - 1 0 9  s 1  verwendet. Somit lauten die Bestimmungs- 
gleichungen fÅ  ̧ die EishÃ¤.rt und die ViskositÃ¤te 
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Die EishÃ¤rt im idealplastischen Fall wird nach Hibler [l979] zu 

mit. 
C(A) = exp(-C*(l - A)) (5.38) 

bestimmt. Dabei sind A der Bedeclcungsgrad und h das Volumen pro EinheitsflÃ¤ch 
des gesamt,en Meereises einer Gitterzelle. FÃ¼ den EishÃ¤rtepa,ra,n~ete P' und  den 
Eiskonzentrat.ionsparameter Cx werden die Werte P* = 20000 -V m 2  und C* = 20 
verwendet. Der Ausdruck C(A) beschreibt die Wahrscheinlichkeit von Wechselwir- 
klingen der Eisschollen untereinander bei Konvergenz oder Scherung. Er ist nach 
Hibler [1979] so gewÃ¤hlt, daÂ erst bei hohen Eiskonzentrationen bedeutende interne 
KrÃ¤ft auftret,cn. 

Die Beschreibung der Entstehung offener Wasserfliichen aufgrund von Scherdefor- 
mation ist, eng an clie Rheologie gebunden. Der Term Q A  in der Bilanzgleichung fÃ¼ 
den C~esan~t~bedeckungsgrad A wird durch 

parametrisiert [Hibler, 19841. Nach Harder [I9941 wird fÃ¼ C(A) die Beziehung (5.38) 
verwendet. Der Ausdruck c(i) ist eine Funktion des Tensors der Deformat,ionsra,ten 
. Er lautet 

Da A(i) ein MaÂ fÃ¼ clie gesamte Deformation der Meereisclecke darstellt, ergibt 
sich nach Subtraktion des Anteils durch Konvergenz clie reine Schercleforination. 

5.4.2 Numerische LÃ¶sun der Bilanzgleichungen 

Die zeitliche Anderung der prognostischen GrÃ¶Â§ durch Advektion kann in allge- 
meiner Form durch clie Gleichung 

beschrieben werden, wobei U; die Advel<tionsgeschwindiglceit (Driftgeschwindigkeit) 
ist und \b eine beliebige, zu transportierende GrÃ¶fl bezeichnet. Das numerische Ver- 
fahren zur LÃ¶sun dieser Gleichung sollte positiv definit und monoton sein sowie 
mÃ¶glichs wenige numerische Diffusions- und Dispersionseffelite zeigen. Es wurden 
drei Advektionsverfal~ren getestet, das von Harder [l996] in das groflskalige Meer- 
eisn~odell implementierte Schema nach Srnolarkiewicz [1983], das Verfahren nach 
Bott [I9891 und das ~ V I C ~ - S c l l e ~ n a  nach Emde [I9921 (monotone Version nach Emde, 
pers. Mitteilung [1995]). Letzteres wurde schlieÂ§lic zum Einsatz im Meereismodul 
fiir das AtmosphiLrenmoclell METRAS a u ~ g e w ~ h l t ,  d a  es die geringsten numerischen 
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Diffusionseffekte zeigt und auch noch unter anderen speziellen Gesichtspunkten be- 
sonders gut fÃ¼ das mesoskalige Meereismodul geeignet ist,. 

Zur Behandlung des zweidimensionalen Transportes wird das fÅ  ̧ die eindimensio- 
nale Advektion entwickelte NICE-Schema mit Hilfe einer Methode zur Aufspaltung 
von Operatoren nach Strang [I9681 angewa,ndt. 

Es seien Lad" der zweidimensionale Operator fÃ¼ die Advektion sowie Lz und Ly 
die eindimensionalen Operatoren (Advektionsschemata,) fÃ¼ clie X- bzw. y-Richtung. 
Dann wird die zweidimensionale Advektion, alternierend mit jedem Zeitschritt, 
durch 

At12 r A t  ~ A t / 2  
L a d v = ( L ~  ( V ( z 1)) (5.42) 

oder 
P" = ( L y 2  ( L ^ ~ ) ) )  (5.43) 

berechnet. Dabei bedeuten die hochgestellten Indizes At12 und At die Anwendung 
des jeweiligen Operators (Advektionsverfahrens) fÃ¼ einen halben bzw. ganzen Zeit- 
schritt. Nach Gl. (5.42) wird die Advektion beispielsweise zuerst, fiir den halben 
Zeitschritt in X-Richtung, dann fÃ¼ den ganzen Zeitschritt in y-Richtung und ab- 
schlieÂ§en nocheinma~l fiir den halben Zeitschritt in X-Richtung durchgefiihrt. 

Der ArICa-Algorithmus ist zweiter Ordnung in der Zeit und dritter Ordnung irn 
R,aum. Statt  der ursprÃ¼ngliche Bilanzgleichung (5.41) fÅ  ̧ clie einclin~ensionale Ad- 
vektion wird eine integrale Form der Art 

gelÃ¶st Da,rin ist 

der Mittelwert von $(X, t )  Ã¼be das Gitterintervall A,T zum Zeitschritt n. 'S ist die 
Stainmfunktion von $ und , z ' ~ _ ~  und XI sind die Gitterint,ervallgrenzen. Mit F wird 
der FluÂ durch die Git,terintervallgrenzen bezeichnet4. Es wird angenommen, daÂ die 
lokale GrÃ¶Â $ durch eine Pa,rabel innerhalb eines Gitterint,ervalls A.1- reprÃ¤sentier 
werden kann. Dementsprechend wird die Stan~mfunktion mit, Hilfe von kubischen 
Splines5 interpoliert. Das Verfa,hren verwendet die Advel<tionsgescl~windigl<eit zum 
Zeitpunkt At /2 .  

Den Ausgangspunkt zur Bestimmung der prognostischen Variablen im Meereismodul 
bildet die Bilanzgleichung 

4Die Berechnung des Flusses durch die Gitterintervallgrenzen kann im Detail Emde [I9921 ent- 
nommen werden. 

'siehe Bronstein und Semendjajew [I9891 
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fiir den Gesamtbedeckungsgrad des Meereises A. Entsprechend dem Ablauf i m  groÂ§ 
skaligen Meereismodell wird zuerst die reine Advektion 

und anschlie8end die Entstehung offener WasserflÃ¤che durch Scherdeformation 

berechnet. 

Entsprechend den Gleichungen (5.42) und (5.43) wird die zweidimensionale Advek- 
tion pro Zeit,schritt numerisch in drei Schritten gelÃ¶st Zur Kennzeichnung wird ein 
zeit,scllritt,interner Index n1 mit m = 1 , 2 , 3  eingefÅ¸hrt 

Die Bestimmung der prognostischen GrÃ¶Â§ wird nun exemplarisch fÃ¼ einen der 
drei internen Schritte zur Berechnung der gesa,mten Advektion da,rgestellt. Dieser 
sei eine Advektion in x-Richt,ung mit dem Zeitschritt Atadu, welcher entweder A t / 2  
oder At betra,gen ka,nn. Wird mit F wieder der FluÂ durch die Git,terzellengrenzen 
bezeichnet (siehe Abb. 5.3), dann gilt fÃ¼ den Gesaintl~edeck~~ngsgrad des Meereises 
an einem Gitterpunkt mit. der x-Koordinate I 

^ ~ ~ u ( F ( I )  - - 1)) . ~ ' " ( 7 ' )  = A ~ - ~ ( I )  - - 
Aa; 

(5.49) 

Die Y-Iioordinate J wird der Ãœbersichtlichkei halber nicht explizit mit angegeben. 
Falls 171 = 1 ist, dann entspricht A m '  dem Gesamtbedeckungsgrad zum vorherigen 
Zeitschrift n - 1. 

. A-c %- L 

X 

Abbildung 5.3: Schema, der eindimensionalen Advektion. 
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Die Bestimmung der Bedeckungsgrade in den einzelnen Eisdickenklassen beruht auf 
der Annahme, daÂ sich das gesamte Meereis in einer Gitterzelle mit der gleichen 
mittleren Driftgeschwindigkeit U; bewegt. Die einzelnen Bedeckungsgrade werden 
nicht durch nochmalige Anwendung des numerischen Advektionsverfahrens, sondern 
durch 

Azl (I) = A:r1(I) 

gewonnen, wobei die F1,Å şs durch die Gitterzellengrenzen F diejenigen sind, die 
bei der Berechnung des Gesamtbedeckungsgrades nach Gl. (5.49) mit dem NICa- 
Advektionschema bestimmt wurden. 

Nach Berechnung der zeitlichen Ã„nderun des Gesamtbecleckungsgracles A erfolgt 
im grofiskaligen Meereisrnodell auch die Bestimmung der zeitlichen Anderung des 
Meereisvolumens pro EinheitsflÃ¤ch h = (A . H) mit Hilfe des numerischen Advekti- 
onsverfahrens. Dieser Ablauf wurde auch fÃ¼ das mesoskalige Meereismodul getestet, 
und es wurde anschlieflend diagnostisch aus dem nunmehr bekanntZen Bedeckungs- 
grad A und dem Volumen h die tatsÃ¤chlich Dicke des Meereises H = (A . H ) / A  
a,bgeleitet. Es zeigte sich, daÂ durch diese Vorgehensweise einerseits sinnlose Wert,e 
der tatsÃ¤chliche Meereisdicke entstehen kÃ¶nnen und daÂ andererseits physikali- 
sche Prozesse vorgetÃ¤usch werden kÃ¶nne (z.B. eine Meereiscliclienzunal~me oder 
-abnahme, obwohl keine Deformations-, Schmelz- oder GefriervorgÃ¤,ng sta,ttgefun- 
den haben). Diese PhÃ¤nomen wurden in den Testrechnungen besonders deutlicl~ bei 
kleinen Eiskonzentrationen registriert, also z.B. im Bereich des Eisrancles oder in1 
Zusammenhang mit groflflÃ¤chige Polynjas. Diese Probleme, welche dem LÃ¶sungs 
ablauf der Bilanzgleichungen im groaskaligen Meereismodell inhereilt. sind, ergeben 
sich in Folge numerischer Diffusionseffekte, mit denen die beiclen GrÃ¶Â§ A und 
h = (A . H) unterschiedlich behaftet sind. 

Im mesoskaligen Meereismodul werden die beschriebenen Probleme dadurch ver- 
mieden, daÂ die schon zur LÃ¶sun der Advektionsgleichung fÃ¼ den Gesamtbe- 
deckungsgrad A berechneten FlÃ¼ss durch die Gitterzellengrenzen F auch zur Be- 
stimmung der Eis- und Schneedicken sowie der SchollenlÃ¤.nge benut,zt werden. Diese 
Methode erspart auÂ§erde die wiederholte Anwendung des Aclvektionsverfahrens. 
In1 Meereismodul fiir das AtmosphÃ¤renmodel METRAS werden die Eisclicken H,"̂ ;, 
die Schneedicken H> und die SchollenlÃ¤nge L> zum Advekt,ionsschritt 117. Å¸be 
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1 [ A m  I 
gewonnen, wobei hier die Eisdicke H+, als Beispielvariable dient. Die in Gl. (5.51) 
eingehenden Flusse durch die Gitterzellengrenzen F entsprechen genau denjeni- 
gen, die bei der Berechnung des Gesamtbedeckungsgra,cles imch Gl. (5.49) mit  dem 
AiIC'Â£;-Advektionschem bestimmt wurden und auch schon zur Berechnung der ein- 
zelnen Becleckungsgrade A z ( I )  verwendet wurden. 

Wird das Meereismodul im dynamisch-thermodynamischen Modus betrieben, 
da,nn werden zusÃ¤.tzlic noch die durch den Advektionsschritt vcrÃ¤,nderte mittleren 
Ten~peraturprofile im Meereis der einzelnen Eisdickenklassen in. einer Gitterzelle be- 
s t i n ~ n ~ t .  

Trotz der angegebenen Vorgehensweise kann jedoch nicht vermieden werden, daÂ 
Meereis durch numerische Diffusionseffelite in Gitterzellen gela,ngt, wo es entspre- 
chend seiner Driftgeschwindigkeit nicht auftreten diirfte. Dies wird dadurch verur- 
sacht, daÂ die zeitliche Ã„nderun des Gesamtbedecl<ungsgra,des durch Advektion 
auch weit,erhin mit  Hilfe eines numerischen Advektionsverfa,hrens berechnet werden 
muÂ§ 

Die numerische LÃ¶sun der Advektionsgleichung fÃ¼ den Gesamtl~edecliungsgrad 
kann bei konvergenter Drift des Meereises einen Wert von A > 1 liefern. Da &er 
nicht mehr als die gesamte FlÃ¤,ch einer Gitterzelle mi t  Meereis bedeckt sein kann, 
wird A in diesem Fall liunstlich auf den Wert 1 gesetzt. Gleichzeitig wird der Be- 
deckungsgrad in der niedrigsten besetzten Eisklasse entsprechend reduziert, und die 



Dicke des Meereises in dieser Klasse wird unter Erhaltung des Meereisvol~~mens 
erhÃ¶ht6 Ã¼berschreite sie dabei die Obergrenze fÃ¼ die Summe der Schnee- und 
Eisdicke ihrer Eisklasse, dann geht das gesamte Meereis cler niedrigsten besetzten 
Eisklasse in die nÃ¤chsthÃ¶he Eisdickenklasse Ã¼ber Ist diese schon belegt, dann wer- 
den die beiden Bedeckungsgrade addiert und die Schnee- und Eisdicken sowie die 
SchollenlÃ¤nge flÃ¤chengewichte gemittelt. Im dynamisch-thern~odynainischen Mo- 
dus werden zusÃ¤tzlic noch die Temperaturprofile volumengewichtet gemitklt. 

Damit ist ein Teilschritt der Advektion in drei Schritt,en abgeschlossen. Die bei- 
den anderen erfolgen analog. 

Nach Behandlung aller Advektionsprozesse wird noch die zeitliche Anderung des 
Gesamtbedeckungsgrades A durch Scherdeformation (QKTerm in Gl. (5.46)) be- 
rechnet. Der Wert von QA wird dabei nach GI. (5.39) bestimmt. Aufgruncl von 
Scherdeformation entstehen offene WasserflÃ¤chen der Gesa~intbedeclcungsgrad A des 
Meereises in einer Gitterzelle nimmt also ab. Da das gesamte Volumen des Meer- 
eises in einer Gitterzelle bei Deformationsprozessen aber erhalten bleibt, muÂ sich 
die mittlere Dicke erhÃ¶hen Auch hierbei wird wieder angenommen, daÂ die dÃ¼nnste 
Schollen der Eisdecke diesen Deformationsprozessen den geringsten Widerstand ent- 
gegensetzen. Der Bedeckungsgrad in der niedrigsten besetzten Eiscliclienklasse wird 
um den Betrag des Bedeckungsgrades der sich bildenden offenen Wasserfla,chen re- 
duziert. Gleichzeitig wird die Dicke des Meereises in dieser Klasse wieder konsistent 
erhÃ¶ht und ggf. findet ein Ãœbergan in die nÃ¤chsthÃ¶he Eisdickenklasse statt. 

AbschlieBend werden der Bedeckungsgrad der offenen WasserflÃ¤che und die Schol- 
lenabstÃ¤nd fÃ¼ die einzelnen Eisdickenklassen LWici diagnostisch bestimmt~. 

5.5 Der thermodynamische Teil des Meereis- 
moduls 

Die Mehrzahl der heute verwendeten AnsÃ¤tz zur Beschreibung cler thermodyna- 
mischen Entwicklung des Meereises basiert auf dem von Maykut und Untersteiner 
19711 vorgestellten eindimensionalen thermodynamischen Meereismodell (in1 weite- 
ren als M&U-Modell bezeichnet). Dieses ist ein Mehrschichtenmoclell, in dem das 
vertikale Temperaturprofil im Schnee und im Eis durch LÃ¶sun einer Diffusionsglei- 
chung unter BerÃ¼cksichtigun der SoleeinschlÃ¼ss im Eis und der in das Eis eindrin- 
genden Solarstrahlung bestimmt wird. 

Eine sehr stark vereinfachte Version des M&U-Modells stellt das im grofiskaligen 
Meereismodell verwendete Nullschichtenmodell von Semtner [I9761 dar. Da groÂ§ska 
lige Meereismodelle grÃ¶Â§tentei mit Zeitschritten im Bereich von mehreren Stunden, 
Tagen oder gar Wochen rechnen, scheinen die in Abschnitt 5.1 beschriebenen Ver- 
einfachungen zur Berechnung der WÃ¤rmediffusio im Meereis (z.B. die Annahme 

6Dies basiert auf der Annahme, daÂ die dÃ¼nnste Schollen einer Eisdecke Deformationsprozes- 
sen durch Kollisionen bei konvergenter Drift den geringsten WiderstSand entgegenset,zen und sich 
Ã¼bereinande schieben oder zwischen dickeren Schollen zusammengescl~oben werden. 
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eines linearen Temperaturprofiles) jedoch gerechtfertigt. FÃ¼ die zu untersuchenden 
Iileinskaligen Prozesse sind sie allerdings nicht mehr vertretbar. Deshalb basiert der 
t l iermod~~nan~iscl~e Teil des Meereismoduls fÃ¼ das AtmosphÃ¤reni~~oclel METRAS 
wieder auf den ursprÅ¸nglic11e AnsÃ¤tze von Maykut und Untersteiner [1971]. Somit 
kÃ¶nne nichtlineare Ten~peraturprofile modelliert und Warniespeichereffekte erfaÂ§ 
werden. Eine scllei~ia~tische Da,rstellung des eindimensionalen thermodynamischen 
Meereismoclells nach Maykut und Untersteiner [I9711 ist in Abb. 5.4 gegeben. Der 
t.heri~~odyi~ainiscI~e Teil des Meereismoduls fÃ¼ das AtmosphÃ¤renmodel METRAS 
geht. jedoch Å¸be die streng eindimensionale Konzeption des M&U-Modells hinaus, 
indem es die offenen WasserflÃ¤che als eine OberflÃ¤chenklass einschlieot und die 
t~l~erii~odynamische Entwicklung des gesamten Meereises mit Hilfe der in Abschnitt 
5.3 eingefÅ¸hrt,e Eisdickenklassen bestimmt. Horizontale Wa,rn~eleitungsprozesse im 
Meereis bleiben allerdings auch weiterhin unberÃ¼cksichtigt Wie eingangs erwÃ¤hnt 
wird der tlierinodynamische Teil des Meereismoduls mit dem gleichen Zeitschrift 
wie das Atniosp11Ã¤.renmodel gerechnet. Um die Formulierung der Modellgleichun- 
gen nicht unnÃ¶ti zu verkomplizieren, wird im thermodynainiscl~en Teil des Meer- 
eisn~ocluls eine separate Vertikalkoordinate z eingefÃ¼hrt die nicht an der Wasser- 
oberflÃ¤che sondern an der Oberseite des Meereises gleich Null ist, und die in das 
Meereis gerichtet ist (siehe Abb. 5.4). 

Das in den nachfolgenden Abschnitten beschriebene Verfahren zur Berechnung der 
zeitlichen Entwicklung der Schnee- und Eisclicke sowie des vertikalen Temperatur- 
profiles im Meereis wird in jeder einzelnen Eisdickenklasse angewendet. Deshalb wird 
der obersichtlichkeit halber wieder auf eine Kennzeichnung mit dem Index icl ver- 
zicht,et. Gefrier- und Schmelzprozesse werden zunÃ¤chs getrennt fÅ  ̧ die Ober- und 
die Unterseit,e des Meereises berechnet. In der Summe ergibt sich anschlieflend die 
gesamte Ã„nderun der Meereisdicke. Da in der fÃ¼ die Kopplung mit dem Meereis- 
modul verwendeten Version des AtmosphÃ¤renmodell METRAS kein Niederschlag 
simuliert werden kann, werden an der Oberseite des Meereises nur Scl~melzprozesse 
modelliert. Eine Dickenzunahme durch Akkumulation von Schnee oder Anfrieren 
von Regen wird dagegen nicht betrachtet. 

5.5.1 Die vertikale Temperat urverteilung im Meereis 

Die vertikale Temperaturverteilung einschliefilich ihrer Randwerte an der Ober- und 
Unterseite des Meereises bestimmt eine Vielzahl von Wechselwirkungsprozessen zwi- 
schen der AtmosphÃ¤re dem Meereis und dem Ozean. So werden die WÃ¤rme und 
die StrahlungsflÅ¸ss zwischen der AtmosphÃ¤r und dem Meereis entscheidend durch 
dessen OberflÃ¤chentemperatu geprÃ¤gt Der konduktive WÃ¤rmefluf im Meereis und 
damit der WÃ¤rmetranspor zwischen dem Ozean und der AtmosphÃ¤r hangt dagegen 
vom gesamten vertikalen Temperaturprofil im Schnee und in1 Eis ab. Andererseits 
bestimmen wiederum die atmosphÃ¤rische Strahlungs- und WarrneflÃ¼ss sowie der 
konduktive Warmeflufi wesentlich Ã¼be Gefrier- und Schmelzprozesse an der Ober- 
und Unterseite des Meereises. 
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Abbildung 5.4: Schematische Darstellung des eindimensionalen thermody- 
namischen Meereismodells nach Maykut und Untersteiner 119711. 

Die vertikale Temperaturverteilung T ( z )  wird mit Hilfe einer Diffusionsgleichung 
berechnet. FÃ¼ schneebedecktes Eis lautet diese Gleichung 

Der Index s bezeichnet Schnee, i steht fÃ¼ Eis. Weiterhin bedeuten ( p c )  die volu- 
metrische WÃ¤rmekapazitÃ und k die WÃ¤rmeleitfÃ¤higkei FÅ¸ schneebedecktes Eis 
gelten an der GrenzflÃ¤ch zwischen Schnee und Eis ( z  = H s )  folgende Bedingungen 
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Die numerische LÃ¶sun der Gl. (5.52) erfolgt im Meereisrnoclulffir das AtrnosphÃ¤ren 
moclell METRAS mit dem Crank-Nicholson-Verfahren. 

Bei fehlender Schneea,ufla.ge wird die ErwÃ¤rmun des Eises durch Absorption 
kurzwelliger Strahlung irn Inneren des Eises berÃ¼cksichtigt Damit nimmt Gl. (5.52) 
die Form. 

an. Dabei ist I. die bei z=0 in das Eis eindringende kurzwellige Strahlung und K,  
bezeichnet den Absorptionskoeffizienten des Eises. Es wird der spektral integrierte 
kurzwellige Strahlungsflufl betrachtet, dessen Absorption im Eis durch das Lambert- 
Bouguer'sche Gesetz angenÃ¤her wird. 

Der beim Gefrieren von Meerwasser im Eis verbleibende Anteil des Salzes wird in 
sog. Soletaschen konzentriert. Die Sole besitzt Gefrierpunktstemperatur und steht 
i111 Pl~asengleichgewicht mit dem umgebenden Eis. Dieses Gleichgewicht wird durch 
Volumen%nclerungen der Soletaschen, also durch Gefrieren, (bei &bfallender Tempe- 
ratur) oder Schmelzen (bei ansteigender Temperatur) des die Taschen umgeben- 
den Eises aufrecht, erhalten. Die Soletaschen verzÃ¶ger somit die ErwÃ¤rmun und 
AbkÅ¸hlun des Eises. 

Sa l~h~ l t i ge s  Eis hat gegenÃ¼be reinem Eis eine verringerte WÃ¤rmeleitfÃ¤higke 
und eine hÃ¶her WÃ¤rmekapazitÃ¤ Dies beriicksichtigen Maykut und Untersteiner 
[1971]. indem die volumetrische WÃ¤rmekapa,zitÃ (pc), und die WÃ¤rmeleitfÃ¤higke 
ki als Summe der GrÃ¶Â§ fÃ¼ reines Eis und einem von der Temperatur und dem 
Salzgehalt abhÃ¤ngige Korrekturterm angesetzt werden. Die Beziehungen lauten 

und 

Dabei werden mit dem Index f die GrÃ¶Â§ fÃ¼ reines Eis gekennzeichnet. Es sind 
(pc),, = 1.884 -\06 J m-3 I<-' und k i f  = 2.03,5 W m-I I<-' . Die Konstanten Ã und 
7 haben die Werte Ã = 0.1172 W rn-'ppt-' und 7 = 1.715 107 Mit 
S'{z) wird die vertikale Salzgehaltsverteilung bezeichnet, und die Schmelztemperatur 
des Eises wird mit Trnelt, = 273.05 K angesetzt. Zur Vermeidung von Singularitaten 
und unrealistischen Werten fÃ¼ ( p c ) ;  und k; in der NÃ¤h des Schmelzpunktes wird 
nach Maykut und Untersteiner [I9711 immer (Ti(z) - Tmelt,;) < -0.1 K angenom- 
men. unabhÃ¤.ngi vom tatsÃ¤chliche Wert von T;(z). 

Die Salzgehaltsverteilung im Eis hÃ¤ng von seinen Entstehungsbedingungen und 
von seinem Alter a,b. Insbesondere muÂ zwischen ein- und mehrjÃ¤hrige Eis un- 
terschieden werden. Ersteres hat noch keine, letzteres mindestens eine sommerliche 
S~hmelz~eriocle erlebt. Das dabei entstehende Schmelzwasser dringt von oben her in 
das Eis ein, und in einem AusspÃ¼lproze flieflt die Sole durch verbundene Hohlraume 
im Eis schliefllich ins Meerwasser. Das AusspÃ¼le in den Sommermonaten ist fÃ¼ die 
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wesentlich kleineren Salzgehalte mehrjÃ¤hrige gegenÃ¼be einjÃ¤hrige Eises verant- 
wortlich, insbesondere fÃ¼ die geringen Gehalte in den oberen Eisschichten. In1 Mit- 
tel zeigen die Salzgehaltsprofile von mehrjÃ¤hrige Eis einen linearen Anstieg bis zur 
Eisunterseite hin. Die Werte an der OberflÃ¤ch liegen fast. bei O%o~~nd in 1 m. Tiefe 
etwa bei 2Â°/uo Typische Salzgehalte des einjÃ¤hrige arktischen Eises liegen dagegen 
zwischen 5Â°/ooun 15Â°/00[Eicke et al., 19951. Das Salzgehaltsprofil zeigt einen synl- 
metrischen Anstieg der SalinitÃ¤ zur Ober- und Unterseite des Eises hin und wird 
desha,lb als sog. C-Profil bezeichnet. Nach Eicken [I9921 wird das Salzgehaltsprofil 
fiir einjÃ¤hrige Eis durch 

angenÃ¤hert Der Salzgehalt mehrjÃ¤hrige Eises wird nach Jin et i~ l .  [I9941 durch 

beschrieben. Hierbei ist Z die dimensionslose Tiefe 2 = 2 in1 Eis. 

Die volumetrische WÃ¤rmekapazitÃ ( p ~ ) ~  und die WÃ¤rmeleitfÃ¤higkei ks  des Schnees 
werden nach Ebert und Curry [I9931 mit 

bzw. 
k s ( ~ )  = 2.845 . 10-6pt(z) + 2.7 . 1oP4 2('^-Â¥(2)-233)/ (5.61) 

berechnet. Die Schmelztemperatur des Schnees betrÃ¤gt  LU.^ = 273.151<. FÃ¼ 
die Dichte des Schnees wird ps(z) = 330 k g m 3  fÃ¼ Ts ( z )  < T7neit.s und ps(z)  = 
450 kg m 3  fÃ¼ T s ( z )  = Tmelts verwendet. Der Ansatz (5.61) fÅ  ̧ ks  berÃ¼cksichtig 
sowohl die molekulare WÃ¤.rmeleitun als auch den Transfer la,t,enter WÃ¤rm durch 
Wasserdampfdiffusion im Schnee. Letzterer Transport erhÃ¶h die effektive LeitfÃ¤hig 
keit um etwa 25%. 

Zur LÃ¶sun der Gl. (5.52) oder der GI. (5.55) mÃ¼sse noch eine obere und eine 
untere Randbedingung formuliert werden. Die Temperatur an der Unterseite des 
Eises betrÃ¤g 271.35 K, dies entspricht der Gefrierpunktsteinperatur Tl des Meer- 
wassers bei einem Salzgehalt von ca. 34ppt. Es gilt also die zeitunabhÃ¤ngig untere 
Randbedingung 

Tbot = Tf = 271.35 I< . (5.62) 

An der Oberseite des Eises wird dagegen eine zeita,bha,ngige Neumann'sche Rand- 
bedingung der Art 

verwendet. Die Bestimmung des Temperat~~rgradientei~ % I H = "  wircl in1 nÃ¤cllste 
Abschnitt erlÃ¤utert 
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5.5.2 Die Energiebilanz an der Oberseite des Meereises 

Die 0berflÃ¤.chentemperatu des Meereises T^r,(s,i) wird durch die Bilanz der 
St~rahluiigs- und Warn-iefliisse an seiner OberflÃ¤ch festgelegt. Erreicht die Ober- 
flÃ¤cl~entemperatu den Schmelzpunkt des Eises oder ggf. der Schneeauflage, dann 
beginnt das Meereis unter Aufrechterhaltung dieser Temperatur zu schmelzen. Die 
EnergieI~ila.nzgleic11ung a,n der Oberseite des Meereises lautet 

(5.64) 
In die Energiebilanz an der Oberseite des Schnees oder des Eisesi gehen folgen- 
de FlÅ¸ss pro EinheitsflÃ¤che ein : die NettoflÃ¼ss kurzwelliger und langwelliger 
St,rahlung ,51/Vnei,i und aetti der atmosphÃ¤risch FluÂ fÃ¼hlbare WÃ¤rm Fse,i, 
der atmosphÃ¤.risch Flufi la,tenter WÃ¤rm Fla,,i und der konduktive WÃ¤,rmeflu an 
der Oberseite des Meereises E,top. Der Term fÅ  ̧ Tsur,(s,i) = T,neh,(s,i) auf der rechten 
Seite von Gl. (5.64) beschreibt den EnergieÃ¼berschuf zuni oberseitigen Schmelzen 
bei Erreichen oder Beibeha,lten der Schmelztemperatur an der OberflÃ¤che Dabei 
ist ( , O L ) ( ~ , ~ )  die volumetrische UmwandlungswÃ¤rm des Schnees oder des Eises. (Die 
Abgabe la,tenter WÃ¤rm an das Eis beim Zufrieren von Scl~nielztÃ¼mpel an  der 
OberflÃ¤ch wird vernachlÃ¤ssigt. 
Die Gl. (5.64) folgt. der Å¸bliche Formulierung der OberflÃ¤chenenergiebilanzglei 
chung in therniodynamischen Meereismodellen, d.h., FlÅ¸sse die zur Meereisober- 
flÃ¤ch hin gerichtet sind, werden positiv gezÃ¤hlt Da die Vorzeichen der atmosphÃ¤ri 
schen WÃ¤,rmeflÃ¼s bereits durch das AtmosphÃ¤renmodel genau umgekehrt festge- 
legt sind, erscheinen sie in GI. (5.64) mit einem negativen Vorzeichen. Der kondukti- 
e WÃ¤rmefluf und die Strahlungsfliisse, die nur ein Hilfsmittel zur Bestimmung der 
Ol~erflÃ¤,cl~entes~~peratu darstellen, aber nicht in die Gleichungen des AtmosphÃ¤ren 
niodells eingehen, werden dagegen im Meereisinodul selbst berechnet. Somit werden 
sie positiv gezÃ¤hlt wenn sie zur OberflÃ¤ch hin gerichtet sind, und sie werden nega- 
tiv gezÃ¤hlt, wenn sie von der OberflÃ¤ch weg gerichtet sind. 

Die im folgenden dargestellte Berechnung der atmosphÃ¤,rische Strahlungs- und 
Warineflusse bezieht sich nicht nur auf das Meereis als untere Randbedingung fÃ¼ die 
AtmosphÃ¤re sondern auch auf die offenen WasserflÃ¤chen da die ozeanische Deck- 
schicllt.ternperatur ebenfalls mit Hilfe einer Energiehaushaltsbetrachtung (siehe Ab- 
schnitt 5.5.4) bestimmt wird. Die Berechnung der a,tmospha.rischen FlÃ¼ss ist speziell 
auf die Kopplung des Meereismoduls mit dem AtmosphÃ¤~reni~iodel METRAS abge- 
st,inimt. 

B e i  den in die Energiebilanz an der Oberseite des Meereises eingehenden at,mosphÃ¤rische 
St.rahlungs- und WÃ¤rineflÃ¼ss kennzeichnet der Index i sowohl Eis als auch Schnee an der Oberseite 
des Meereises. 

q i e s e  FluÃŸdichte werden im weiteren wieder als FlÃ¼ss bezeichnet. 
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Die fÃ¼hlbare und latenten WÃ¤rmeflÃ¼s 

Die Bestimmung der fiihlbaren und latenten WÃ¤rmefliiss wurde a,usfÅ¸hrlic iin Ab- 
schnitt 3 beschrieben. Sie ergeben sich zu 

Die kurzwellige Strahlung 

Der Strahlungstransfer in der AtmosphÃ¤r hÃ¤ng wesentlich von der BewÃ¶lkun ab. 
Im gekoppelten AtmosphÃ¤re-Meereis-Model kann in der Luft,sÃ¤ul mit. der horizon- 
talen Ausdehnung einer Gitterzelle nur zwischen wolkenlosem und vollst,Ã¤ndi be- 
decktem Himmel unterschieden werden. Dies wird durch einen Woll<ei~l~edecl<ungs- 
grad C = 0 bzw. C = 1 gekennzeichnet. Die Festlegung des Wolkenl~edeckungsgrades 
erfolgt anhand der gesamten optischen Dicke der Wolken in der LuftsÃ¤,ule Wird 
in einer Gitterzelle in einem bestimmten HÃ¶henbereic durch Vergleich des aktuel- 
len Dampfdruckes und des SÃ¤ttigungsdampfdrucke f!bersÃ¤,ttigun festgestellt, dann 
wird diese Schicht, deren MÃ¤chtigkei der vertikalen Ausdehnung der Gitterzelle ent- 
spricht, als Stratuswolkendecke interpretiert. Die gesamte opt,ische Dicke der Wolken 
rc ergibt sich aus dem Produkt 

des mittleren Extinktionskoeffizienten Kr = 42 k m 1  [Feigelson, 19841 und der ge- 
samten vertikalen MÃ¤chtigkei der StratusbewÃ¶lkun H.. Ist die optische Dicke in 
einer LuftsÃ¤,ul gleich Null, dann wird auch der Wolken11ecleckuiigsgra.c1 C zu Null 
gesetzt. FÃ¼ eine optische Dicke grÃ¶Â§ als Null ist der Bedecliungsgrad gleich Eins. 

Die kurzwellige Nettostrahlung an der OberflÃ¤ch des ineereisl~edecliten Ozeans wird 
aus den Beziehungen 

- sWnet,z - (1 - as)SW J. fÃ¼ Schnee 
SWnet,t = (1 - io )  (1 - ai)SW J fiir Eis (5.68) 

- sWnet,w - (1 - &)SW J. fÃ¼ Wasser 

gewonnen. Dabei ist SW J die Globalstrahlung an der Schnee-, Eis- oder Was- 
seroberflÃ¤che mit a wird die OberflÃ¤chenalbed bezeichnet,, und der Para,meter 
zo charakterisiert den Anteil der in das Eis eindringencien kurzwelligen Strahlung 
I 0  = ? 0 ( l  - a,)SW J. 

Die Globalstrahlung wird durch 

und 

fiir 

fiir 
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bestimmt. Dabei sind -Q der Zenitdistanzwinkel der Sonne und e h  der atmosphari- 
sehe Dampfdruck in 2m HÃ¶he Die verwendeten Beziehungen haben Zillman [I9721 
fÃ¼ den unbewÃ¶lkte Himmel und Shine [I9841 fÃ¼ den bedeckten Fall abgeleitet. 
Der Ansatz fiir den bedeckten Himmel berÃ¼cksichtig die Mehrfachstreuung zwi- 
schen cler Meereis- oder Ozeanoberflache und den Wolken sowie die SchwÃ¤chun 
der Solarstrahlung durch die Wolken (AbhÃ¤ngigkei der Globalstrahlung von der 
Oberfliichenalbedo und der optischen Dicke der Wolken). Nach Freese [I9941 werden 
sowohl durch Gl. (5.69) als auch durch Gl. (5.70) die integralen Effekte der Strah- 
lungstransportprozesse in polaren Gebieten sehr gut erfaÂ§t 

Eine groÂ§ Bedeut,ung fÃ¼ die Beschreibung der Strahlungswechselwirkung zwischen 
der At,mosphare und dem meereisbedeckten Ozean hat die Festlegung der Ober- 
fliicl~enalbedo. Diese basiert fÃ¼ die Schnee- und EisoberflÃ¤che auf einem Ansatz 
von Shine und Henderson-Sellers [1985], in dem die Albedo vom Oberflachenzustand, 
von der Schnee- und Eisdicke sowie von der Wolkenbedeckung abhÃ¤ngt Die Wol- 
ken beeinflussen sowohl die spektrale Verteilung der einfallenden Strahlung als auch 
das Verha~ltnis von direkter zu diffuser Strahlung. Sie schwachen die Solarstrahlung 
vor allem im Bereich des nahen Infrarots. Da die spektrale Albedo von Schnee und 
Eis im sichtbaren Bereich hoch und im nahen Infrarot niedrig ist, verursa,chen die 
Wolken effektiv eine Zunahme der spektral geinittelten All~eclo. FÃ¼ OberflÃ¤che 
wie dÃ¼nnes schnlelzendes Eis oder Wasser ist die Albedo unabhÃ¤ngi von der Wel- 
lenlÃ¤.ng klein, somit ist a,uch der Wolkeneinflufi gering. In der Arkt,is bilden sich im 
Sommer Schinelzwassertiimpel auf dem Eis. Dies fÃ¼hr zu einer erheblichen Redulc- 
tion der Oberfla.cl~enalbedo und damit zur verstÃ¤rkte Absorption solarer Strahlung. 
Dieser Effekt wird durch eine Albedo fÃ¼ dickes schmelzendes Eis approximiert, die 
fiir EisoberflÃ¤che mit Schmelztumpeln charakteristisch ist. Die Albedo der Wasser- 
oberfliichen wird nach Freese Mitteilung, 19951 angesetzt. Zusammenfassend 
kÃ¶nne alle verwendeten Albedowerte Tabelle 5.2 entnomn~en werden. 

Der Ant,eil der Solarstrahlung, der bei fehlender Schneeanflage in das Eis eindringt, 
ist, ebenfalls von der BewÃ¶lkun abhÃ¤ngig So ist Ig bei bedecktem Himmel grÃ¶Â§ 
als im wolkenfreien Fall, da, die in das Eis eindringende Sola.rstrahlung vom Verhalt.. 
nis von direkter zu diffuser Strahlung abhÃ¤ngt Dies wird bei der Berechnung des 
Parameters io mit Hilfe der Beziehung 

na,ch Grenfell und Maykut [I9771 berÃ¼cksichtigt 

Die langwellige Strahlung 

Die langwellige Nettostrahlung LWnet>(t,W) ergibt sich als Summe 

cler abwÃ¤rts und der aufwÃ¤rtsgerichtete langwelligen Strahlung cler OberflÃ¤ch 
des Meereises oder der offenen WasserflÃ¤chen 
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Schmelzendes Eis 
am, = 0.53 ; ( H ;  > 1.5m) 
t m ;  = 0.472 + 0.116(Hi - 1.0) ; (1 .0m < H;  5 1 .5m)  
am; = 0.2467 + 0.704977; - 0.860877: + 0.3812H? ; (0.057n < H, 5 1 .0m)  
am; = 0.1 + 3.6Hi ; ( H 2  < 0 .05m)  

Schmelzender Schnee 
ams = 0.65 ; ( H s  > 0.1777) 
ams = 0.53 + 1.25- ; ( H s  < 0.111~) 

Blankes gefrorenes Eis 
a; = 0.72 
0;i = 0.472 + 0.496(71i - 1.0) 
a i  = a& 

; ( H ,  > 1.51~1) 
; ( 1 . 0 m  < 15; 5 1 . h )  
Â ¥ ( H  < 1.0nl)  

Trockener Schnee auf gefrorenem Eis 
as = 0.8 ; ( H s  > 0.05m.) 
a, = a, + Hs(0.8  - a i ) /0 .05  ; ( H s  0.05m.) 

Wasser 
aw = 0.06 
aw = 0.06 
a,,, = 0.255 - 0.74 cosi? 

Tabelle 5.2: OberflÃ¤chenalbed bei unbewÃ¶lkte Himmel. 
Bei bewÃ¶lkte VerhÃ¤ltnisse ist die Albedo fÃ¼ alle angegebenen 
Werte grÃ¶Â§ als 0.28 um 0.07 zu erhÃ¶hen 

Nach- Messungen Ã¼be Eisrandzonen von Freese Ipers. Mitt,eilung, 19951 kann die 
langwellige Gegenst.rahlung bei unbewÃ¶lkte Himmel sehr gut. durch 

LW [=ea ob (fÃ¼ c = 0) (5.73) 

mit dem Ansatz 

E. = 0.67 + 0 . 0 5 4 G  

fÃ¼ das effektive atmosphÃ¤risch EmissionsvermÃ¶ge nach Marshunova [I9611 appro- 
ximiert werden. Die Temperatur Taim ist die Lufttempera,tur in 2 m  HÃ¶he und ob 

ist die Stefan-Boltzmann-Konstante. Bei vollstÃ¤ndi bedeckt,em Himmel emit,t,ieren 
sowohl die Wolkenschicht, als auch die darunter liegenden At~i~~ospl~arenscl~ichten 
langwellige Strahlung. Bei StratusbewÃ¶lkun kann ebenfalls nach Messungen von 
Freese [pers. Mitteilung, 19951 die gesamte langwellige Gegenstrahlung an der Ober- 
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flÃ¤ch in einfacher Weise durch 

L W [ = C ~ ( T ~ T :  (fÃ¼ c = l )  (5.75) 

berechnet werden. Dabei ist Tc die Wolkenunterseitenten~peratur, und das Emissi- 
onsvermogen der Wolke wird mit ec = 1 angesetzt. 

Die aufwÃ¤rtsgerichtet langwellige Strahlung folgt dem Stefan-Boltzmann-Gesetz 

wobei das EmissionsvermÃ¶ge der OberflÃ¤ch mit E ~ ~ , ~  = 0.99 fÃ¼ Schnee und mit 
, , ,  = 0.97 fÅ  ̧ Eis und Wasser festgelegt wird. 

Zur Bestimmung der vertikalen Temperaturverteilung im Meereis 

In mesoskaligen AtmosphÃ¤renmodelle wie dem Modell METR.AS ist es aufgrund 
der sehr kleinen Zeit.schritte9 Ã¼blich die in die Energiebilanz der OberflÃ¤ch ein- 
gehenden atmosphÃ¤rische FlÃ¼ss unter Verwendung der Oberfliichentemperatur 
des vorherigen Zeitschrittes zu berechnen [Schlunzen et al., 1996a]. Dementspre- 
chend wird auch in1 gekoppelten AtmosphÃ¤re-Meereis-Model verfahren. Die in die 
Energiebilanz der MeereisoberflÃ¤ch eingehenden atmosphÃ¤rische Strahlungs- und 
WÃ¤rmeflÃ¼s werden also mit Hilfe der OberflÃ¤chentempera,tu des Meereises zum 
vorherigen Zeitschrift bestimmt. 

Nach GI. (5.64) muÂ die Gesamtbilanz der atmosphÃ¤,rische FlÅ¸ss und des kon- 
duktiven WÃ¤rmeflusse fÃ¼ eine OberflÃ¤chentemperatu unterhalb des Schmelzpunk- 
tes ausgeglichen sein. Demnach gilt fÃ¼ den konduktiven WÃ¤rmefluf 

Somit, ist der Temperaturgradient an der Schnee- oder EisoberflÃ¤ch zum aktuellen 
Zeihchritt bekannt. Es ist 

Mit Kenntnis dieser oberen Randbedingung kann nun Gl. (5.52) oder Gl. (5.55) 
zur Bestimmung des vertikalen Temperaturprofiles T ( z )  im Schnee und im Eis zum 
aktuellen Zeitschrift gelÃ¶s werden. Damit ist gleichzeitig die aktuelle OberflÃ¤chen 
temperatur Tsw,(s,i) bekannt,. Liegt diese Å¸he oder am Schmelzpunkt, dann wird die 
OberflÃ¤chentemperatu gleich der Schmelztemperatur gesetzt, die korrespondieren- 
de Temperaturverteilung im Meereis bestimmt und oberseitiges Schmelzen nach Gl. 
(5.64) berechnet. 

'In der verwendeten Version des Modells METRAS ist er auf 40 s begrenzt (siehe Abschnitt 
2.3.2). 
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5.5.3 Die Energiebilanz an der Unterseite des Meereises 

Die sÃ¼dlich Grenze der Eisrandzonen in der Arktis wird sowohl im Sommer als auch 
im Winter entscheidend durch das Schmelzen des Meereises an seiner Unterseite kon- 
trolliert. Hauptursache dafÃ¼ ist eine Advektion des Meereises in Gebiete mit einer 
Temperatur der ozeanischen Deckschicht Ã¼be dem Gefrierpunkt. Umgekehrt kann 
aber auch durch Zirkulationsprozesse im Ozean wÃ¤rmere Meerwasser unter das Eis 
transportiert werden. In den Sommermonaten spielt zusÃ¤tzlic die Absorption kurz- 
welliger Strahlung im Ozean eine groÂ§ Rolle fÃ¼ die ErwÃ¤rmun cler ozeanischen 
Deckschicht und somit fÃ¼ die Massenbilanz des Meereises. 

Der Energieaustausch zwischen Ozean und Meereis wurde bisher nur in wenigen 
Meflkampagnen verlÃ¤fllic bestimmt. Danach betrÃ¤g der WÃ¤rmefluf vom Ozean 
zum Meereis in1 Jahresmittel etwa 5 W m 2 .  Er unterliegt aber sta,rken saisonalen 
Schwankungen, wobei maximale Werte im Sommer mit bis zu 60 W i n 2  [Maykut und 
McPhee, 19951 erreicht werden. Die groflten WÃ¤rmeflÃ¼s vom Ozean zum Meereis 
mit Werten bis zu 200 W i n 2  wurden jedoch in den Eisra,ndzonen gemessen [McPhee 
et al., 19871. Diese bedeutenden WÃ¤rmeflÃ¼s aufgrund rela,t,iv hoher Deckschicht- 
temperaturen fÃ¼hre zu, sehr groÂ§e Schmelzraten. So registrierte Josberger [I9871 
Schmelzraten zwischen 0.4 m d 1  und 0.7 rn d 1  bei der Drift des Meereises in einem 
Gebiet mit einer Wassertemperatur von etwa 276 K. 

Um die starke AbhÃ¤ngigkei des unterseitigen Schmelzens von der ozeanischen Deck- 
schichttemperatur n~Ã¶glichs realitÃ¤tsna zu erfassen, wird die Energiebilanz an der 
Unterseite des Eises neu formuliert. Sie lautet 

Dabei sind der konduktive WÃ¤rmefluf im Eis und der turbulente fiihl- 
bare ozeanische WÃ¤rmeflu an der Unterseite des Eises. Auch diese WÃ¤rmeflÃ¼s 
sind wieder pro EinheitsflÃ¤ch definiert. Die Gl. (5.79) gibt an, da,Â das Eis bei einer 
positiven Bilanz der beiden WÃ¤rmeflÃ¼s schmilzt, bei einer i~egat~iven Bila,nz jedoch 
Gefrieren von Meerwasser an der Unterseite des Eises st,attfindet. Letzt,eres tritt bei 
einem in das Meereis gerichteten konduktiven WÃ¤rmeflu auf. der nicht mehr nur 
allein durch den ozeanischen WÃ¤rmefluf ausbalanciert werden kann. Hauptursache 
dafÃ¼ ist eine starke AbkÃ¼hlun der MeereisoberflÃ¤che die z.B. strahlungsbedingt 
sein kann oder durch eine labile thermische Schichtung in cler Prandtl-Schicht her- 
vorgerufen wird. 

Der konduktive WÃ¤rmefluf im Eis wird an der GrenzflÃ¤.ch zum Wasser durch 

bestimmt, und der turbulente fÃ¼hlbar ozeanische WÃ¤rmefluf an cler Unterseite des 
Eises wird nach Morison et al. [I9871 mit 
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pa.ramet.risiert. Wie Å¸blic bezeichnen in diesem Ansatz pÃ£ die Dichte des Meerwas- 
sers und rÃ£,,[ die spezifische WiirmekapazitÃ¤ des Meerwassers bei konstantem Druck. 
Analog zu den Betracht~ungen in der AtmosphÃ¤r stellt c / ; , ; , ~ , ~ ~  einen Transferkoeffizi- 
ent fÅ  ̧fiihlbare WÃ¤rm dar. Weiterhin ist u*inoc die Schubspannungsgeschwindigkeit 
unt,er dem Eis fÅ  ̧die Relativbewegung gegenÃ¼be dem geostropl~ischen Ozeanstrom, 
und (T^. - T l )  ist die Differenz zwischen der die gesamte ozeanische Deckschicht cha- 
i'akt.erisierenclen ~ e m ~ e r a t u r  Tw und der Gefrierpunktstemperatur an der Unterseite 
des Eises Ti. 

Der Ansatz (5.81) entspricht Beobachtungen [Josberger, 19871, wonach mit grÃ¶ae 
werdender Differenz zwischen dem Gefrierpunkt und der t,atsÃ¤chliche Wassertem- 
perat.ur sowie mit steigender Driftgeschwindigkeit des Eises relativ zur Ozean- 
stromungsgescl~windigkeit die Schmelzrate des Eises rasch anwÃ¤chst 

Bei Messungen der turbulenten fÃ¼hlbare ozeanischen WÃ¤rmeflÃ¼s blieb der 
Transferl<oeffizient ~ h , i n , ~ ~  fiir einen weiten Variationsbereich von Einfluflfaktoren 
wie z.B. der Schmelzra,te, der relativen Driftgeschwindigkeit des Meereises gegenÃ¼be 
dem geostrophischen Ozeanstrom und der Deckschichtten~pera~tur na,hezu konstant 
[Josberger, 19871. Im Meereismodul fiir das AtmosphÃ¤reninodel METRAS ergab 
sich mit. c/i,i,g.oc = 0.006 [Maykut und McPhee, 19951 die beste Ãœbereinstimmun von 
modellierten und in der Literatur angegebenen Schmelzra,ten. Die Schubspannungs- 
geschwindigkeit uÃˆ;,n,o wird itera,tiv aus der komplexen geostrophischen Beziehung 

nach Morison et, a,l. [I9871 gewonnen. Dabei sind U; wieder der Driftgeschwindig- 
l;eit,svelitor des Meereises, ugoc der Vektor des geostrophischen Ozeanstromes, K, die 
von I<a,rman Konstante und f der Coriolisparameter. FÅ  ̧ die R,auhigkeitslÃ¤ng der 
Eisunterseite wird ein Wert von zo;,toi = O.lm nach Ma,ykut und McPhee [I9951 
verwendet. BI und By sind Ã„hnlichkeitsparameter die nach Morison et al. [I9871 
mit BI = B2 = 2.0 angesetzt werden. 

Der Flutungseffekt 

Ist die Schneelast auf dem Eis so mÃ¤chtig daÂ die GrenzflÃ¤ch zwischen Schnee und 
Eis unter die WasseroberflÃ¤ch gedrÃ¼ck wird, dann setzt das sog. Fluten ein. Dabei 
gefriert das in den Schnee einstrÃ¶mend Wasser und bewirkt somit die Umwandlung 
eines Teils der Schneedecke in Eis. Die Zunahme der Eisdicke und die entsprechende 
Abnahme der Schneedicke werden so berechnet, daÂ die neu entstehende GrenzflÃ¤ch 
zwischen Schnee und Eis mit der WasseroberflÃ¤ch identisch ist. FÅ¸ die Ã„nderun 
der Schnee- bzw. der Eisdicke gilt 

In der Arktis tritt der Flutungseffekt hauptsÃ¤,chlic nur in den Eisrandzonen auf. 
Wird das im Winter schneebedeckte Eis in Gebiete mit einer Deckschicl~t~temperat~ir 
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Ã¼be dem Gefrierpunkt advehiert, dann schmilzt das Eis von seiner Unterseite her 
ab. Durch die sich stÃ¤ndi verringernde Eisdicke tritt schliefllich die Flutung der 
Eisschollen ein. 

5.5.4 Die Temperatur der ozeanischen Deckschicht 

Von der Temperatur der ozeanischen Deckschicht hÃ¤nge einer seit,^ die Strahlungs- 
und WÃ¤rmeflÃ¼s zwischen AtmosphÃ¤r und Ozean und a,ndererseit,s Schmelz- und 
GefriervorgÃ¤ng des Meereises ab. Im Meereismodul fÃ¼ das AtinosphÃ¤~renmodel 
METRAS wird die ozeanische Deckschicht, deren Tiefe Hmi auf 30 777, [Lemke und 
Manley, 19841 festgelegt ist, vertikal nicht aufgelÃ¶st Die gesamt,e Deckschicht wird 
durch die Temperatur Tw charakterisiert, d.h., innerhalb einer Gitterzelle wird 
vollstÃ¤ndig Durchmischung des Deckschichtwassers vorausgesetzt. In der Natur 
wird die oberflÃ¤chennah Durchmischung des Ozeans vor a,llem durch die Relativ- 
bewegung des Meereises gegenÃ¼be dem Wasser hervorgerufen. So gelangt durch 
WÃ¤rmezufuh aus der AtmosphÃ¤r oder durch die Absorption kurz,welliger Strah- 
lung in eisfreien Gebieten erwÃ¤rmte Wasser a,uch an die Unterseite der Eisschol- 
len, wo es Schmelzen verursa,chen kann. Die Annahme vollstÃ¤ndige Durchmischung 
wird auch durch Messungen gerechtfertigt, die zeigen, da,Â horizontale und verti- 
kale Temperaturgradienten im Deckschichtwasser i.a. klein sind; sofern die offenen 
WasserflÃ¤che zwischen dem Meereis eine Breite von mehreren Kilometern nicht 
Ã¼berschreite [Maykut und Perovich, 19871. 

Der Energiehaushalt der Deckschicht wird im wesentlichen durch den Energieaus- 
tausch mit der AtmosphÃ¤re den Gefrier- und SchmelzvorgÃ¤nge des Meereises und 
dem WÃ¤rmeaustausc mit dem tieferen Ozean bestimmt. 

Im Meereismodul wird die fÃ¼ eine Gitterzelle reprÃ¤sentativ FlÃ¤ch a,ls ideali- 
siertes System von Eisschollen und offenen WasserflÃ¤che angenommen, wobei alle 
Schollen einer Eisdickenklasse den gleichen Abstand haben. 

Die Berechnung der Deckschichttemperatur basiert auf Energiel~aushaltsbetrach- 
tungen fÃ¼ drei Wasservoluniina pro Eisdickenl<lasse, dein Wasser zwischen den Eis- 
schollen bis zu deren Tiefgang H d ,  dem darunter befindlichen Wasser bis zur Tiefe 
der Deckschicht Hmi und dem Wasser unter dem Eis. Die separa,t fÅ  ̧ jedes dieser 
Wasservolumina bestimmten Temperaturen (siehe Abb. 5.5) ergeben als volumen- 
gewichtetes Mittel Ã¼be alle Eisdickenklassen die Deckschic11t.t~empera.t~ur Tu,. Auch 
in diesem Abschnitt wird wieder auf die Kennzeichnung einer AbhÃ¤ngigkei von der 
Eisdickenklasse durch den Index zcl verzichtet. Die Energiel~ausl~altsgleicl~ungen fÃ¼ 
die drei beschriebenen Wasservolumina werden exemplarisch fÅ  ̧ eine Eisdickenklas- 
se angegeben. 

Entsprechend den beiden Teilvolumina unter den eisfreien FlÃ¤che muÂ die in der 
gesamten WassersÃ¤ul absorbierte Solarstrahlung in zwei Teile aufgespalten werden. 
Nach Maykut und Perovich [I9871 wird dazu ein Parameter . in.(Hd) eingefiihrt, der 
den Anteil der an der WasseroberflÃ¤ch nicht reflekt,iert,en Solarstralllung beschreibt. 
der durch die Wasserschicht der Dicke Hd transmitt,iert. wird. Der Bet,rag von i y .  
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Abbildung 5.5: HilfsgrÃ¶Â§ zur Bestim- 
mung der Declischichttemperatur Tw 

hÃ¤,ngt von der spektralen Verteilung der Solarstrahlung (Einfluo der BewÃ¶lkung 
und den absorbierenden Eigenschaften des Wassers ab. Maykut und Perovich [I9871 
best~imrnen i,Ã fÅ  ̧ klares, arktisches Wasser und einfa,llende sola,re Spektren sowohl 
bei unbe~Ã¶llite als auch bei bewÃ¶lkte Himmel. FÃ¼ den bis zum Tiefgang der 
Schollen absorbierten Anteil der Solarstrahlung ergibt sich 

Bei unbewÃ¶lkte Himmel gelten fÃ¼ die Parameter al  und Q die Werte al = 0.5676 
und (12 = 0.1046. Bei bedecktem Himmel sind a ,  = 0.39.38 und a2 = 0.1208. Der 
Ant,eil i W ( l  - am)SW [ wird in1 Wasser unterhalb des Tiefgangs der die offenen 
WasserflÃ¤che umgebenden Eisschollen absorbiert. 

Damit lautet die Energiehaushaltsgleichung fÃ¼ das Wasser zwischen den Eis- 
schollen bis zu deren Tiefgmg 

wobei wieder alle FlÅ¸sse die diesem Wasservolumen Energie zufÅ¸hren positiv 
gezÃ¤.hlt werden. Der letzte Term auf der rechten Seite von Gl.(5.85) beschreibt den 
Energieverlust des Wassers durch laterales Schmelzen an den SchollenrÃ¤~nder bei ei- 
e r  Wassertemperatur Ã¼be dem Gefrierpunkt. Dabei ist 8]Ã die zeitliche Ã„nderun 
des Schollcnal~sta~ndes durch laterales Schmelzen. Auf die Berechnung der vertikal 
Å¸he die gesa,mte Schnee- und Eisdiclie gemittelten laterden Schinelzrate wird im 
nÃ¤chste Abschnitt eingegangen. 
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Die Temperatur des Wassers zwischen den Schollen bis zur Tiefe Ifd ergibt sich aus 
der Temperatur der Deckschicht zum vorherigen Zeitschritt T"' mit Hilfe von 

Dabei sind ( p ~ ) ~  die volumetrische WÃ¤rmekapazitÃ des Meerwassers und At die 
LÃ¤ng des aktuellen Zeitschrittes. Falls die nach Gl. (5.86) berechnete Temperatur 
kleiner als die Gefrierpunktstemperatur Tf ist, dann wird clie Bildung von Neueis auf 
den offenen WasserflÃ¤che modelliert (siehe Abschnitt 5.5.5) und dem verbleiben- 
den Wasser zwischen den Schollen bis zu deren Tiefgang wird die Temperatur T̂ ! 
zugeordnet, welche dem Gefrierpunkt Tf entspricht. Weiterhin wird angenommen, 
daÂ sich bei oberseitigeni oder lateralem Schmelzen des Meereises das entstehende 
Schmelzwasser mit dem Wasser zwischen den Schollen bis zu deren Tiefgang ver- 
mischt. Mit Hilfe einer volumengewichteten Mittelung der Temperatur T;, und der 
Schmelztemperatur des Schnees oder des Eises ergibt sich in diesem Fall die Tempe- 
ratur Twl fÃ¼ das Wasser zwischen den Schollen bis zu deren Tiefgang. Liegt, weder 
Gefrieren noch Schmelzen vor. dann wird Twi = T;, gesetzt. 

FÃ¼ das Wa,sser unter den eisfreien FlÃ¤che zwischen dem Tiefgang der Schollen 
Hd und der Tiefe der gesamten Deckschicht Hml gilt clie Energiel~aushaltsgleichung 

wobei Foc den WÃ¤rmefluf a,us dem tieferen Ozean bezeichnet. Dieser FluÂ wird 
rÃ¤umlic und zeitlich konstant, vorgeschrieben. Die entsprechende Temperatur des 
Wasservolumens folgt aus 

FÃ¼ das Wasser unter den Eisschollen gilt schlieÂ§lic die Energiel~ausl~altsglei- 
chung 

Fse,hot + FOI fiir H, > 0 

(5.89) 
Da.mit kann auch die Temperatur fÃ¼ das dritte Teilvolunien des einer Eisdicken- 
klasse zugeordneten Deckschichtwassers bestimmt werden. Es gilt, 

Falls das Eis unterseitig schmilzt, dann wird das entst,ehende Schmelzwasser mit. 
dem Wasser unter den Eisschollen vermischt. Mit Hilfe einer volui~~ei~gewicl~teten 
Mittelung der Temperatur ThLi und der Schmelztemperat,ur des Eises wird die Tem- 
peratur Tuti fiir das Wasser unter den Eisschollen bestimmt. Findet kein unterseitriges 
Schmelzen statt ,  dann wird Tdi = Th, gesetzt. 
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Nun werden die fÅ  ̧ jede Eisdickenklasse sepa,rat berechneten Tempera,turen T̂ , 
TLcbi und Tu.;,; volumengewicl1tet gemittelt. Daraus ergeben sich die Temperaturen 
des jeder einzelnen Eisdickenklasse zugeordneten Deckschichtwassers. Diese Tempe- 
raturen werden abschlieÂ§en aufgrund der Annahme der vollstÃ¤ndige Vermischung 
des gesamten ozeanischen Deckschichtwassers in einer Gitterzelle nocheinmal vo- 
lumengewiclitet gemittelt. Da,mit liegt die Wassertemperatur T x u r  den a,ktuellen 
Zeit.schritt vor. 

FÃ¼ die beiden GrenzfÃ¤ll des offenen Ozeans und einer vollstÃ¤.ndi mit  Meereis be- 
deckten ozeanischen Deckschicht vereinhcht sich das oben angegebene Verfahren 
zur Berechnung der Deckschichttemperatur. 

So wird der Energiehaushalt einer ozeanischen Deckschicht ohne Meereisbe- 
deckuiig durch die St.rahlungs- und WÃ¤rmeflÃ¼s an der WasseroberflÃ¤ch und dem 
WÃ¤rmeflu aus dem tieferen Ozean FOc bestimmt. Es gilt 

Die Ternperat,ur des Deckschichtwassers zum aktuellen Zeitschritt T 3 r g i b t  sich zu 

Falls die nach Gl. (5.92) berechnete Temperatur kleiner a,ls die Gefrierpunktstern- 
peratur Ti ist, dann wird auch hier die Bildung von Neueis modelliert und die 
Deckschichttempera,t~~r wird auf den Gefrierpunkt Tr geset,zt. 

I111 Fall der vollstÃ¤ndi mit Meereis bedeckten ozeanischen Deckschicht wird nur 
das oben beschriebene Verfahren zur Berechnung der Tempera,tur Tdi  a,ngewendet. 
Dann wird die ozeanische Deckschichttemperatur zum akt,uellen Zeitschritt T",nach 
dem Konzept. der vollstÃ¤~nclige Durchmischung als volu~~~engewicI~tet .es Mittel der 
einzelnen eisdickenklassenspezifischen Deckscl~ichtten~pera~turen Tdi bestimmt. 

Das angegebene Verfahren berÃ¼cksichtig keinen Austa,usch von Deckschichtwasser 
zwischen den einzelnen Git,terzellen. Es ist damit  gut zur Bestimmung der Deck- 
sc11icht.temperatur geeignet, wenn der WÃ¤rmeaustausc mit  der AtmosphÃ¤r und 
dem tiefen Ozean die entscheidende Rolle bei der ErwÃ¤.rmun oder AbkÃ¼hlun des 
Wassers spielt. Falls die. Deckschicht in einer Region jedoch sehr stark durch eine 
Advektion von Wassermassen in dieses Gebiet geprÃ¤,g ist, und der Energieaustausch 
mit der At~mosphÃ¤r die Temperatur dieser Meeresstrtimung Å¸he einen kurzen Zeit- 
raum nur geringftigig verÃ¤,ndert dann sollte die Deckscl~icl~t~tempera~tur in1 Meereis- 
inodul zeitlich konsta,nt vorgegeben werden. 
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5.5.5 Die zeitliche Ã„nderun der Eiskonzentrat ion durch 
thermodynamische Prozesse 

Innerhalb des Meereismoduls fÃ¼ das AtmosphÃ¤renmoclel METRAS werden drei 
thermodynamische Prozesse behandelt, die zu einer Ã„nderun der Eiskonzentration 
fÃ¼hren Dies sind: 

die Entstehung offener WasserflÃ¤che durch vollstÃ¤nclige vertikales Schmelzen 
von Schollen, 

das laterale Schmelzen an den SeitenflÃ¤che der Schollen. 

e die Neueisbildung auf offenen WasserflÃ¤chen 

Entstehung offener WasserflÃ¤che durch vollstÃ¤ndige vertikales Schmel- 
zen 

Hierbei Ã¤nder sich nur der Bedeckungsgrad in der Eisdickenlilasse 1. Schmilzt das 
Meereis dieser Klasse nach Gl. (5.64) oder Gl. (5.79) vollstÃ¤ndi ab,  dann wird der 
Bedeckungsgrad in der Eisdickenklasse 1 gleich Null gesetzt. 

Laterales Schmelzen 

Sofern die Meereisdecke auf dem Ozean nicht vollstÃ¤~ncli geschlossen ist. tr i t t  bei 
Wassertemperaturen Ã¼be dem Gefrierpunkt laterales Schmelzen an den Seiten- 
fliichen der Eisschollen a,uf. Dies fÃ¼hr zu einer Abnahme der Eiskoiizent~rat~ion. 

Aus ~abomntersuchungen bei turbulenter StrÃ¶mun an Scl~ollenseit~enflÃ¤clie lei- 
tet Josberger [I9791 den Ansatz 

M,. = ml(Tw - (5.93) 

zur Berechnung der vertikal geniittelten lateralen Schmelzrat,e M,- ab, die nach Mav- 
kut und Perovich 119871 entspricht. Messungen von Perovich [1983] zeigen, daÂ 
die Parameter m1 und m2, Ã¤hnlic wie Transferkoeffizienten mit denen der WÃ¤rme 
austausch a,n der Ober- und Unterseite des Meereises beschrieben werden kann. 
von verschiedenen Einfluflfaktoren abhÃ¤ngi sind. Im Meereismodul fiir das At- 
mosphÃ¤,renmodel METRAS werden die beiden Parameter mit in1 = 2.85- 1 0 '  177. sP1 
und nz2 = 1.36 nach Josberger [I9791 festgelegt, da mit diesen Werten die realistisch- 
sten lateralen Schmelzraten bestimmt werden konnten. 

Die Beziehungen zur Berechnung der zeitlichen Ã„nderun der SchollenlÃ¤ng bzw. 
des Schollenabstandes durch laterales Schmelzen lauten somit. 

und 

= 2~t7 ,~(T ,~  . (5.95) 
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wobei Ã ˆ ;  = 2.85 1 0 ' m s l  und = 1.36 sind. Damit werden die Ã„nderun 
gen der SchollenlÃ¤ng und des Schollenabstandes durch la,terales Schmelzen als von 
der Meereisdicke unabhÃ¤ngi behandelt. Der Ansatz (5.94) gewÃ¤hrleistet daÂ ein 
Ensemble kleinerer Schollen eine grÃ¶Â§e Ã„nderun der Eiskonzentration zur Folge 
hat. als ein Ensemble grÃ¶Â§er Schollen, bezogen auf die gleiche FlÃ¤che Mit Hil- 
fe der Best,inlmungsgleichung fÅ  ̧ die Eiskonzentration aus der SchollenlÃ¤ng und 
dem Schollenabst,and imch Hanssen-Bauer und Gjessing [1988], die in der allg. Form 
-4 = laut,et,, kann der durch hterale Schmelzprozesse verÃ¤.ndert Bedeckungs- 

(L ,+LÃ£ .  
grad des Meereises in jeder einzelnen Eisdickenklasse berechnet werden. 

Ist die Bilanz cler Strahlungs- und WÃ¤,rmeflÃ¼s an der OberflÃ¤,ch einer bereits bis 
auf den Gefrierpunkt abgekÃ¼hlte ozeanischen Deckschicht negativ, dann kommt es 
zur Bildung von Neueis, dessen Volumen aus dem Energiedefizit berechnet werden 
kann. Da offene WasserflÃ¤che i.a. nicht sofort flÃ¤chendecken zufrieren, versucht 
man auch in Meereismodellen, das neu gebildete Eis nur einem bestimmten An- 
t,eil cler offenen WasserflÃ¤,che zuzuordnen (siehe z.B. GI. (5.3) in1 Abschnitt 5.1). 
Im Meereismodul fiir da,s AtmosphÃ¤renmodel METRAS soll da,s Zufrieren offener 
WasserflÃ¤che unter mÃ¶glichs deta,illierter Erfassung der tatsÃ¤chlic ablaufenden 
Prozesse behandelt werden. 

Nach Beobachtungen bildet sich auf einer offenen WasserflÃ¤,ch nur unter nahezu 
windst,illen Bedingungen eine gleichfÃ¶rmig Haut von Eiskrist~allen, welche dann 
vertikal nach unten wÃ¤.chst Schon bei schwachen Winden verdriften die neu ent- 
st.andenen Eiskristalle. Sobald sie auf die umgebenden Eisschollen t,reffen, sa,mmeln 
sie sich bis zu einer bestimmten Tiefe, der sog. Sammlungstiefe, an deren RÃ¤nder 
an. Somit bleibt a,nfÃ¤nglic der grÃ¶Â§ Teil der offenen WasserflÃ¤ch eisfrei und wei- 
ter der kalten LuftstrÃ¶mun ausgesetzt. Es finden also gleichzeitig Eisbildungs- und 
Eisadvelitionsprozesse sta,tt. Die mit Neueis bedeckte FlÃ¤ch vergrÃ¶fler sich fortlau- 
fencl, bis schliefilich die gesamte ehemals offene WasserflÃ¤ch eisbedeckt ist. Durch 
solch ein typischerweise vorwiegend horizontales Wachsen cler Neueisschicht entsteht 
mehr Eis als durch rein vertikales Wachstum unter nahezu windstillen Bedingungen, 
wie auch Bauer und Martin [I9831 anhand von Modellrechnungen zeigen. 

Bauer und Martin [I9831 untersuchen das Zufrieren offener WasserflÃ¤chen deren 
Ausdehnung etwa der GrÃ¶Â subskaliger WasserflÃ¤che ohne Eisbecleckung im gekop- 
pelten AtmosphÃ¤re-Meereis-Model entspricht. Bauer und Martin [I9831 geben die 
Saminlungstiefe des Neueises sowie die Zeitspanne (Schliefizeit) bis zur vollstÃ¤ndige 
Bedeckung ehemals offener WasserflÃ¤,che in AbhÃ¤ngigkei von cler Windgeschwin- 
digkeit, der Lufttemperatur und des Abstandes der die offenen WasserflÃ¤chen z.B. 
eine Rinne, begrenzenden Eisschollen an. FÃ¼ Lufttemperaturen zwischen 263 K und 
233 K und eine Windgeschwindigkeit von 10 m s 1  ergeben sich Sa,mmlungstiefen 
von 0.07 777. und 0.15 m fiir eine 50 m bzw. 500 m breite Rinne. Die entsprechenden 
Schlieflzeiten betragen wenige Stunden bzw. bis zu etwa anclertha,lb Tagen, je nach 
herrschender Lufttemperatur. 
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Ist die nach Gl. (5.86) berechnete Temperatur T.', des Wassers zwischen den Schollen 
einer bestimmten Eisdickenklasse bis zu deren Tiefgang Hd, dessen Temperatur zum 
vorherigen Zeitschrift noch Ã¼be dem Gefrierpunkt geliigen haben kann, niedriger 
als die Gefrierpunktstemperatur T{, dann entspricht der Ant,eil 

der nach Gl. (5.85) berechneten Energie Q$ dem Energiedefizit des oberflÃ¤chen 
nahen Wassers, das durch die bei der Bildung von Neueis freiwerdenden Erstar- - 

rungswÃ¤rm ausgeglichen wird1'. 
Mit Hilfe von Q$' wird die Dicke H', des Neueises berechnet. die einer vollstÃ¤ndi 

gen, homogenen Bedeckung der einer Eisklasse zugeordneten offei~ei~ WasserflÃ¤che 
entsprechen wÃ¼rde Sie ergibt sich zu 

In Ã¤hnliche Weise wird verfahren, wenn nach Gl. (5.92) fÅ  ̧ eine Deckschicht ohne 
Meereislxdeckung in einer Gitterzelle eine Temperatur unterhalb des Gefrierpunk- 
tes bestimmt wird. 

Es wird angenommen, daÂ das neu gebildete Eis so verdriftet, da,Â es sich an den 
RÃ¤nder umgebender Eisschollen ansammelt. Diese Drift, relativ zu den Ã¤ltere 
Schollen, kommt zum Stillstand, wenn das Neueis seine Sa~mmlungstiefe erreicht,. 
Aufgrund der oben beschriebenen Ergebnisse von Bauer und Martin [I9831 wircl 
die Sammlungstiefe auf 0.1 m festgelegt. Dies entspricht der Grenze zwischen der 
ersten und der zweiten Eisdickenklasse. Ã¼berschreite die Dicke des Neueises 0.1 m.  
dann geht das Eis in die Eisdickenklasse 2 Ã¼ber FÃ¼ das gesamt,e Meereis ab der 
Eisdickenklasse 2 wird im rein thermodynamischen Modus des Meereismoduls keine 
Drift mehr zugelassen, so daÂ ein allmÃ¤hliche SchlieÂ§e der offenen Wasserfliichen 
eintritt1'. 

Die Driftgeschwindigkeit uf11 des Neueises in der Eisdicl~enklasse 1 wircl sowohl im 
rein thermodynan~ischen Modus als auch im dyna,misch-thern~odynamiscl~en Modus 
aus der Beziehung 

gewonnen. Diese basiert auf der Annahme freier Drift, wobei fÅ  ̧ das diinne Neueis 
mit sehr kleiner Masse der EinfluÂ der Corioliskraft und der Fon-nwiderstand in1 
Ozean vernachlÃ¤ssig werden. 

l o Q Z t  und T,',, mÃ¼sse auch berechnet werden, wenn die D e c l ~ s c l ~ i c l ~ t ~ t e i ~ ~ p e r a t u r  konstant, vor- 
gegeben wird. Liegt diese am Gefrierpunkt, dann kann es je nach Bilanz der St,ralllungs- und 
WÃ¤rmeflÃ¼s an der WasseroberflÃ¤ch zur Neueisbildung kon~nlen.  

l11in rein thermodynamisclien Modus kann das Neueis in der Eisdickenlilasse 1 nicht Ã¼be die 
Gitterzellengrenzen hinweg verdriften. 
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Im d y ~ ~ a ~ ~ ~ i s c h - t . l ~ e r ~ ~ ~ o d y ~ ~ a n ~ i s c I ~ e ~ ~  Modus ist zu beachten, daÂ im dynamischen Teil 
des Meereismocluls schon ein Transport (Advektion) des Meereises aller Eisdicken- 
klassen, also auc,h der Klasse 1, berechnet wurde. Wie in Abschnitt 5.4 dargestellt, 
wird durch die fÅ  ̧ das Meereis a,ller Eisdickenklassen gleich groÂ§ Advektionsge- 
schwindiglieit die mittlere Bewegung der gesamten Eisdecke approximiert. Ãœber 
steigt die aus Beziehung (5.98) gewonnene Driftgeschwindigkeit des Neueises in der 
Eiscliclienl~lasse 1 clie mittlere Aclvektionsgeschwindigkeit, dann verdriftet das Neu- 
eis in Klasse 1 irn t,hernioclyna~rnischen Teil der gesamten Meereismoclulrechnung 
innerhalb eines Zeitschrittes nocheinmal mit der Differenzgeschwincligkeit zwischen 
U''" uncl U , .  

Vnter Iiennt,nis cler bei der Drift zurÃ¼ckgelegte Strecke lmnn abschlieflend die 
Dicke des Meereises in der Eisdickenklasse 1 und der dazugehÃ¶rig Bedeckungsgrad 
zum alit~uellen Zeitxhrit t  berechnet werden. 

Sind nach Beriicksichtigung aller drei angegebenen Prozesse, clie zu einer zeitlichen 
Anderung der Eiskonzentra,t.ion fÅ¸hre kÃ¶nnen die Beclecl~ungsgrade in den einzel- 
nen Eisdiclienklassen bekannt, dann ist der Gesamtbec1eckungsgra.d des Meereises 
aus cler Summe der Einzelbedeckungsgrade berechenbar. Damit ist, a,uch die Kon- 
zentrat.ion der offenen Wasserfl'chen festgelegt. Abschlieflencl werden die Schollen- 
abstÃ¤nd fiir die einzelnen Eisdickenklassen diagnostisch bestimmt. 

Am Ende der thermodynamisc,hen Berechnungen wird gepriift, ob das Meereis durch 
Schmelz- oder GefriervorgÃ¤ng die Unter- bzw. Obergrenze der Meereisdicke seiner 
jeweiligen Eislilasse unter- bzw. Ã¼berschritte hat. Ist dies der Fall, dann geht es 
in die nÃ¤chst.tiefer bzw. -hÃ¶her Eisdickenklasse Ã¼ber Sind diese Eisdickenklas- 
sen schon besetzt, dann werden die Bedeckungsgrade addiert, die Schnee- und Eis- 
dicken sowie die SchollenlÃ¤nge flÃ¤chengewichte gemittelt, die Ten~peraturprofile 
im Schnee uncl irn Eis volumengewichtet gemittelt und diagnostisch neue Schollen- 
abstÃ¤nd bestimmt,. 

5.5.6 Das vertikale Gitter im Meereis 

Das vertikale Gitter in1 Meereis besitzt eine quasi-feste Gitt.erwcite, die fÃ¼ die 
Schicht,en 1 bis N-1 fest und fÃ¼ die Schichten 0 und N variabel ist,. Dabei unterliegen 
die Gitterweiten der Schichten 0 und N der BeschrÃ¤nkun 0 . 5 . A ~  < Azo./v < 1.5-Az, 
wobei AI: clie feste Gitterweite der Schichten 1 bis N-1 ist. Diese feste Gitterweite 
betrÃ¤g im Schnee 1 cm und im Eis 10 crn. Nur in der Eisdickenklasse 1 betrÃ¤g die 
feste Gitterweit,e in1 Eis ebenfa,lls 1 cm. Durch Schmelz- oder GefriervorgÃ¤ng kann 
pro Zeit.schrit,t jeweils ein Gitterpunkt an der Ober- und Unterseite des Meereises 
wegfallen oder neu hinzu kommen. Durch die Wahl variabler Gitterweiten der Schich- 
ten 0 und N mÃ¼sse nur die Temperaturen an den neuen Gitterpunkten festgelegt 
werden. Eine Umkonfiguration des gesamten Vertikalgitters wird jedoch vermieden. 





6 Numerische Experimente mit 
dem gekoppelten 
At mosphÃ¤re-Meereis-Model 

Im folgenden werden zunÃ¤.chs rein dynamisch und rein thermodyna,misch bedingte 
VerÃ¤nderunge des Meereises und deren Wirkung auf die atmosphÃ¤risch Grenz- 
schichtst~rÃ¶rnun getrennt voneinander untersucht. Der EinfluÂ der Meereisbewe- 
gung wird fÅ  ̧ die beiden Ã¼be Eisrandzonen typischen Situationen einer ab- und 
einer aufeisigen StrÃ¶mun studiert. In den Experiment,en mit dem rein thermo- 
dynamischen Teil des Meereismoduls werden Ka~ltluftausbriicl~e iiber Eisrandzonen 
mit Wassertemperaturen an1 und deutlich Ã¼be dem Gefrierpunkt simuliert, so da,Â 
schon kurzfristig durch Neueisbildung bzw. rasches Schmelzen des Meereises erheb- 
liche Modifikationen der Eisdecke und der atmosphÃ¤rische Grci~zscl~icl~tstrÃ¶mun 
auftreten. Abschlieflend wird ein Kaltlufta~usbruch Ã¼be eine Eisranclzone mit einer 
ozeanischen DecI~schic1~ttemperatur oberhalb des Gefrierpunktes untersucht, wobei 
das vollst~Ã¤nclig clyna,misch-thermodynamische Meereismodul a,n das AtmosphÃ¤ren 
moclell gekoppelt, wird. 

Das AtmosphÃ¤renmodel wird bei allen Experimenten zunÃ¤chs ohne das Meereismo- 
du1 bis zum Erreichen eines annÃ¤hern stationÃ¤re StrÃ¶mungszustancle integriert. 
Dieser wurde fÅ  ̧ die vorgegebenen StrÃ¶mungssituatione bereits im Abschnitt 4.2 
ausfÃ¼hrlic diskutiert. Die gekoppelten Simulationen werden fiir den Zeitraum von 
einer Woche durchgefiihrt. Wie bei den vorhergehenden Experimenten mit dem un- 
gekoppelten AtmosphÃ¤renmodell bleibt die grofiskalige atmosphÃ¤risch StrÃ¶mungs 
situation wÃ¤hren der gesamten Simulationszeit unverÃ¤ndert Solch eine langandau- 
ernde Stationa,ritÃ¤ ist in der Natur eher selten gegeben. PhÃ¤,nomen der Wech- 
selwirk~~ng zwischen AtmosphÃ¤r und Meereis aufgrund insta,tionÃ¤,re grofiskaliger 
atmosphÃ¤rische St,rÃ¶mungssituatio kÃ¶nne jedoch mit der derzeitigen Version des 
Atmospl~Ã¤rei~moclell nicht erfafit werden. 

Die Modellrechn~lngen sind wie die Experimente mit dem ungekoppelten At- 
mospllÃ¤renmoclel irn Abschnitt 4.2 zweidimensional. Das Modellgebiet hat eine 
Norcl-SÃ¼d-Ausdehnun von 276 km Zu Beginn der gekoppelten Simulationen ist 

'Nur zur Behandlung der rein dynamisch bedingten VerÃ¤nderunge des Meereises bei abeisiger 
S t rÃ¶mun (Abschnitt 6.1) erstreckt es sich Ã¼be 300 km, d a  das Meereis in diesem Experiment bei 
seiner Drift, nicht schmilzt und somit  besonders weit, nach Siiden vorankommt 



das Modellgebiet durch eine 76 km lange Eisrandzone charakterisiert, die nach Nor- 
den in eine geschlossene Eisdecke und nach SÅ¸de in den offenen Ozean Ã¼bergeht 
Innerhalb der Eisrandzone nimmt die Eiskonzentration in Richtung SÃ¼de linear um 
5% pro Gitterzelle ab. 

Zu Beginn der gekoppelten Simulationen besitzen die Oberflachentemperaturen des 
Meereises im gesamten Modellgebiet einen einheitlichen Wert. Wie bei den im Ab- 
schnitt 4.2 durchgefÃ¼hrte Modellrechnungen betragt dieser na,ch MeÂ§date der 
Flugzeugkampagnen REFLEX I und I1 fÃ¼ den Kaltlufta~~sbruch = 239.0 I{ 
und fÃ¼ die a,ufeisige StrÃ¶mun Tsur,; = 270.6A". Der Betrag des geostrophischen 
Windes wird wieder mit ugl  = 10 m s 1  vorgegeben. Die Anfangswerte der mittle- 
ren FreibordhÃ¶he und Schollenlangen werden mit Hilfe der Gleichungen (4.1) und 
(4.2) a,ufgrund gemessener Oberflachendaten berechnet2. Die im Meereismodul ver- 
wendeten Eisdicken ergeben sich daraus zu 

Eine Schneeauflage auf dem Eis wird nicht angenommen. Da Gl. (4 .2)  fiir A = 1 eine 
SingularitÃ¤ besitzt, wird bei geschlossener Eisdecke in einer Gitterzelle der Anfangs- 
wert der mittleren Schollenlange gleich dem Anfangswert bei einer Eiskonzentration 
von 95% gesetzt. 

Die Geschwindigkeit des geostrophischen Ozeanstroms wird zeit,lich unabhÃ¤ngi 
im gesamten Modellgebiet mit u g o c  1 = 0 m s 1  a,ngesetzt. Die Temperaturen der 
ozeanischen Deckschicht werden ebenfalls zeitlich konstant vorgeschrieben. Zum Stu- 
dium der rein dynamisch bedingten VerÃ¤nderunge des Meereises wird die Deck- 
schichttemperatur auf den Gefrierpunkt gesetzt. 

Am Anfang der gekoppelten Simulationen befindet sich das Meereis in Ruhe 
( U ;  = 0 m s ) .  Beginnt es zu driften, dann wird bei abeisiger StrÃ¶mun vorausge- 
setzt, daÂ wahrend der gesamten Simulationszeit am EinstrÃ¶inranc eine geschlossene 
Eisdecke in das Modellgebiet advehiert wird. Diese wird bis 40 km sÃ¼dlic des Ein- 
strÃ¶n~ra,nde kÅ¸nstlic geschlossen gehalten. 

2Dies bedeutet, daÂ zu Beginn der gekoppelten Modellrechnungen jeweils nur  eine Eisdicken- 
klasse in den einzelnen Gitterzellen besetzt ist. 
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Abbildung 6.1: Zeitliche Entwicklung des Gesaintbedeckungsgrades des Meereises. 
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Abbildung 6.2: Zeitliche Entwicklung der Driftgeschwincliglieit des Meereises 

Die Drift wird durch die Impulsbilanz des Meereises best,irnmt. Obwohl in der An- 
fa,ngsphase der gekoppelten Simulation die am Meereis angreifencle atn~osphiirische 
Schubspannung in StrÃ¶mungsrichtun bis zu einer Eisl<onzei~t~rat~ion von etwa. 30% 
zun imn~t ,  beginnt die Driftgeschwindigkeit schon bei einem Bedeckungsgrad von et- 
wa 80% abzusinken. D a  bei Eiskonzentra,tionen zwischen 30% und 80% die KrÃ¤ft, 
durch interne Spannungen in1 Eis vernachlÃ¤ssigba klein sind, ist. die Hauptursache 
fÅ  ̧ die Reduktion der Driftgeschwindigkeiten die ebenfalls a m  Meereis angreifende 
ozea,nische Sch~bspa~nnung.  Weil clie Geschwindigkeit des geostrophiscl~en Ozean- 
t o n e  mi t  ~ ~ , ~ ~ l  = 0 m. s 1  vorgegeben wird, wirkt clie ozeanische Scllubspannung 
abbremsend auf die Eisbewegung, wobei ihr Betrag nach (11. (5.22) proport,ional zum 
Qua,dra,t der Driftgeschwindigkeit des Meereises ist. Mit st,eigender atmosphÃ¤rische 
Schubspannung, die die Eisbewegung antreibt, wÃ¤,chs also gleichzeitig auch die ozea- 
nische Schubspa,nnung, die die Eisbewegung wiederum abbremst. Der tatsÃ¤chlich 



102 6 LVCrL44ERISCHE'E2YPERIMENTE MIT DEM GEICOPPELTEN MODELL 

Betrag des  ozeanische^^ Scll~~bspannt~ng hÃ¤ng sehr stark vom Forn~wiclerstand des 
Meereises ab. Dieser ist sowol~l vom Bedeckungsgrad als a,t~cIl von der Dicke des 
Meereises a.bliÃ¤ngig Der ozeanische Formwiderstand ist in der Anfa~ngsphase der ge- 
koppelten Si111111at,ion fÃ¼ hohe Eiskonzentrationen um 95% etwa, gel1a.u so grofl wie 
der oz~a.nisclle Ol~erflÃ¤.chen~\~idersta,nd Mit abnehmenden1 Bedecliungsgrad wÃ¤chs 
clas 1~~erhÃ¤lt.ni von Forln- ZLI OberflÃ¤,chen~viderst,an rasch a.n. Bei einer Eiskonzen- 
tra.tion 11111 35% betrÃ¤g der Formwiderstand etwa das 11-fache des OberflÃ¤chen 
wiclerst,a~~des. Bei weit,er a,bnehn~enden~ Bedeckungsgrad fÃ¤ll clas VerhÃ¤ltni dann 
wieder bis auf einen Wert von etwa 2 fÃ¼ Eiskonze~itra,tionen mn !5% ab. Damit 
ist. clic Bedeut,ung des Fornlwiderstandes im Ozean wesentlich grÃ¶fie als in  der 
.4t.~~~os1111Ã¤re nro der Forn~~~liderstand maximal etwa den gleichen Betrag wie der 
Oberf lÃ¤cl~e~~~i~iders tan erreicht (siehe Abschnitt 4.3). Die Ursac11e fÃ¼ die reduzier- 
t,en Drift,gescl~windigkeiten im Bereich mittelgrofier Eisko~~ze~lt,ratio~~en ist also der 
grofle For~nwiderstand des Meereises im Ozean. 

Da clie E ~ s l ~ e w e g ~ ~ n g  im Bereich hoher Bedeckungsgrade divergent ist, kommt es zu 
keiner i~en~~enswerten ErhÃ¶hun der Meereisdicke dusch Deformations~;orgÃ¤nge In 
des Zone konvergenter Eisbewegung ist die Eiskonzentration bereits so klein) dafl sich 
ebenfalls liau~n noch Schollen iibereinander schieben oder sich Prefieisriicken bilden. 
[Tliter 1~er11achlÃ¤ssigun thermodynamischer VerÃ¤nderunge des Meereises werden 
die nlittleren Eisdicken also fast ausschlief3lich durch den horizontalen Transport des 
Meereises bestimn~t. Wie Abb. 6.3 zeigt) kommt es durch die rÃ¤umlic inhomogene 
Driftgeschrvindigkeit zur Vermischung von Schollen unterschiedlicher Dicke in den 
einzelnen Gitterzellen. Weiterhin ist deutlich die Advektion des dicken Meereises aus 
den1 nÃ¶rclliche Te11 des Modellgebietes in Richtung %den erliennbar. 

mittlere Eisdicke 
5 

AblIildung 6.3: Mittlere Eisdicke zu Beginn und am Ende der gekoppelten Simula- 
t ~ o n .  
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Der horizontale Transport des Meereises und die modifizierte Eisl<onzentrations- 
verteilung innerhalb der Eisra,ndzone haben auch die a t i ~ ~ o s ~ ~ l ~ Ã ¤ r i s c l ~  StrÃ¶mun irn 
Modellgebiet verÃ¤ndert Wie Abb. 6.4 entnommen werden 1<ann7 hat sich nach 7 Ta- 
gen Sim~~lationszeit die Teinperatt~rinversion, welche die Grenzschicl~t x70n der freien 
AtmosphÃ¤r trennt, Ã¼be dem Gebiet mit vollstÃ¤ndi oder nahezu geschlossener Eis- 
decke etwas verstÃ¤rl~t Da. sich dieses Gebiet am Ende cler k1oclelIrecl~n~~ng deutlich 
weiter nach Sflden erstreckt a,ls am Anfang, hat sich der starke Anstieg der HÃ¶h 
der durchmischten Grenzscl~icht stromabwÃ¤rt verlagert. Das st,arl;e \T[acl~st~~rn der 
Grei~zschicl~t.hÃ¶h a,m Ende der Sim~~lationszeit setzt ein, wen11 die Str6111~1i1g den Be- 
reich mit Eiskonzentrationen unterhalb von 10% erreicht. Aidererseits zeigt ein Ver- 
gleich des Wachstums der Grenzscl~ichthÃ¶hen dafl der Ai~stieg cler Grenzschicl~thÃ¶h 
Ã¼be dem nahezu und vÃ¶lli eisfreien 0zea.n im Endz~~st,ancl der gc1;oppelten Simu- 
lation a1111aherncl gleich clem iin Anfangszustand ist. In diesem Bereich gilt. also 
(2) z c m s t .  Sehr deutlich ist das starke Wachstuin der C~rsi~zscliic1~tl~Ã¶l~ beim 

Ãœbergan Z L I ~  nahezu eisfreien Ozea,n am Ende der  gekoppelte^^ Siii1111a.tion auc11 
an den fÃ¼hlbare WÃ¤,rmeflÃ¼ss in Abb. 6.5 zu erkennen. A~lflerdein spiegelt sich in 
den WÃ¤rmeflÃ¼ss besonders klar der durch die Eisbeweg~n~g entstanclene a,brupte 
Ãœbergan von hohen zu niedrigen Eisl<onzentrationen i i~ner l~a~l l~  ~vsniger Icilorneter 
wieder. 

Durch die Drift des Meereises ergeben sich a,ucll Verander~~ngeil in1 IVindfelcl 
(siehe Abb. 6.6 und Abb. 6.7). Ãœbe der nahezu gescl~lossei~en Eiscleclie hat sich irn 
Vertikalprofil der horizontalen Windgeschwindigkeit an der tJnterseite cler leicht ver- 
stÃ¤rkte Temperat~~rinversion ein lol<ales Max im~~m cler \V i~~c lgesc l~~~ i i~c l ig l~e i t  gel~il- 
det. Andererseits erreicht die horizontale Windgeschwincligl<eit in 10 117. HÃ¶ll am En- 
de der gel~oppelten Siniulation cleil geostrophischen Wert, x:on 10 177 s-I erst cleutlicl~ 
weiter sÃ¼dlic als ZLI Beginn. Dies geschieht beim Ãœberga.n zu Eisl<o~~zentrationen 
kleiner als 10%. Mit der grÃ¶flere Ausdehnung des Bereiches l~oller Beclcckungsgrade 
des Meereises stromabwÃ¤rt erfolgt auch die \Vinddreh~lng in cler C+renzscl~icht in clie 
geostrophische Richtung weiter sÃ¼dlic als im Anfangszust.a~nc1 (siehe LI-Iiomponent,e 
des Windes in Abb. 6.7). Eine weitere Folge der grÃ¶fiere A ~ ~ s c l e l ~ n ~ ~ n g  der nahezu 
geschlossenen Eisdecke in StrÃ¶niungsrichtun ist die, ebenfalls in Ab11. 6.7 gezeigte, 
stromabwÃ¤rtig Verlager~~ng der Gebiete auf- und abwÃ¤~stsgericl~tet,e Vertil<albewe- 
gungen. 
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.4bbildllng 6.4: Vertikale Verteilung der potentiellen T e m p e r a t ~ ~ r  zu Beginn und a m  - 

Ende der gekoppelten Simulation. 
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Abbilcl~lng 6.5: Vertikale Verteilung der turbulenten vertikalen F'lEsse fÃ¼hlbare 
1hiÃ¤rm zu Beginn uncl a m  Ende der gekoppelten Simulation. 
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Abbildung 6.6: Vertikale Verteilung des Betrages der horizontalen Windgeschwin- 
digkeit zu Beginn und am Ende des gelcoppelten Simulation. 
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Abbildung 6.7: Vertikale Verteilung des Komponenten des dreidimensionalen Wind- 
vektoss zu Beginn und am Ende der gekoppelten Simulation. 
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6.2 Aufeisige StrÃ¶mun unter VernachlÃ¤ssigun 
thermodynamischer VerÃ¤nderunge des Ei- 
ses 

Bei der Behandlung des aufeisigen Falls wird das vorgegebene Modellgebiet von 
SÃ¼de her durchstrÃ¶mt wodurch das Meereis nach Norden driftet. An1 Aus- 
strÃ¶mran wird der Bewegung des Meereises kein kÃ¼nstliche Widerstand entge- 
gengesetzt. 

Auch eine aufeisige StrÃ¶mun fÃ¼hr zu einer deutlichen VerÃ¤nderun der Eiskon- 
zentrationsverteilung innerhalb der Eisrandzone. Wie Abb. 6.8 zeigt, hat sich die 
ursprÃ¼nglic vollstÃ¤ndi geschlossene Eisdecke im nÃ¶rdliche Teil des Modellgebie- 
tes nach 3 Tagen Simulationszeit nicht erkennbar verlagert. Gleichzeitig ist sie kaum 
aufgerissen. Dagegen ist der Bereich zwischen dieser immer noch nahezu geschlosse- 
nen Eisdecke und dem offenen Ozean deutlich schmaler geworden. Im Vergleich zum 
Anfangszustand hat die Strecke, auf der die Eiskonzentration von 5% auf 95% an- 
steigt, um ein Viertel abgenommen. Innerhalb eines Zeitraums von bis zu 3 Tagen 
ist die Voraussetzung einer konstanten grofiskaligen a,tmosphÃ¤rische StrÃ¶mungs 
situation hÃ¤ufi gegeben. Die eingetretene Verkleinerung der Eisrandzone entspricht, 
zahlreichen Beobachtungen bei aufeisigen StrÃ¶mungen 

Da aber auch lÃ¤nger Persistenzabschnitte der groÂ§ska.lige a~tmosphÃ¤rische 
StrÃ¶mungssituatio auftreten kÃ¶nnen wird die Simulation bis zur Gesamtdauer von 
einer Woche fortgesetzt. WÃ¤r am nÃ¶rdliche AusstrÃ¶mran eine kiinstliche Bar- 
riere fÃ¼ das Meereis vorgegeben worden, um z.B. die Packeisregion zu simulieren, 
die in der Regel eine schnelle NordwÃ¤rtsdrif des Eises unterbindet, dann wÃ¤r die 
Eisrandzone lediglich noch schmaler geworden. Zu weiteren, interessanten Prozessen 
kommt es dagegen, wenn das Meereis, wie in der durchgefiihrten Modellrechnung, 
den AusstrÃ¶mran ungehindert passieren kann. Dieser Fall wÃ¼rd in der Natur z.B. 
auftreten, wenn sich nÃ¶rdlic des Modellgebietes eine nahezu eisfreie Region befÃ¤.nde 

Im Verlauf der restlichen 4 Simulationstage verschiebt sich die sÃ¼dlich Grenze 
der Eisrandzone immer weiter nach Norden. Gleichzeitig reiÂ§ die ursprÅ¸nglic ge- 
schlossene Eisdecke im nÃ¶rdliche Teil des Modellgebietes weiter auf. Na,ch 7 Tagen 
Simulationszeit betrÃ¤g die Eiskonzentration am AusstrÃ¶mra,n 93%. Weiterhin hat 
sich im mittleren Teil der Eisrandzone ein Band erhÃ¶ht,e Eiskonzentration formiert. 
Der maximale Bedeckungsgrad liegt bei 78%. Zwischen diesem Bald und der na- 
hezu geschlossenen Eisdecke im Norden sinkt der Bedeckungsgrad deutlich ab und 
erreicht mit etwa 60% seinen minimalen Wert. 

Die sich ausbildende Eiskonzentrationsverteilung kann wieder mit, Hilfe der Driftge- 
schwindigkeiten des Meereises (siehe Abb. 6.9) erklÃ¤,r werden. Die sich aus der vorge- 
gebenen Anfangsbedingung ruhenden Eises heraus entwickelnden Driftgeschwindig- 
keiten nehmen nach einem Tag Simulationszeit mit zunehmender Eiskonzentration 
sehr schnell ab. BetrÃ¤g die Driftgeschwindigkeit am Eisrand noch etwa. 0.17 m s l .  

so sinkt sie bis zu einer Eiskonzentration von 60% auf etwa 0.05 177 s l .  Danach erfolgt 
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Abbildung 6.8: Zeitliche Entwicklung des Gesamtbedeckungsgra,des des Meereises. 

ein drastischer Abfall. WÃ¤hren die Eisl~onzentration auf einer Strecke von 12 k m  
von 60% a,uf 80% msteigt ,  wird die Driftgeschwindigkeit um eine ganze GrÃ¶fienord 
nung kleiner. Ihr absolutes Minimum erreicht sie an der urspriinglichen nÃ¶rdliche 
Grenze der Eisra,nclzone. Weiter stromabwÃ¤rts also im Bereich der anfÃ¤nglic ge- 
schlossenen Eisdecke, nimmt die Driftgeschwindigkeit in StrÃ¶inungrichtun wieder 
leicht zu. Dadurch reiÂ§ die Eisdecke etwas auf. Ihre Driftgeschwindigkeit ist jedoch 
so extrem klein, daÂ sie sich in der Anfangsphase der gekoppelten Simulation kaum 
verlagert. Nach 3 Ta,gen zeigt da,s Driftgeschwindigkeitsfeld in1 wesentlichen noch die 
gleichen Charakteristika wie nach einem Tag. Die Driftgeschwindigkeit, im  Bereich 
der nahezu geschlossenen Eisdecke ist jedoch angewachsen. 

Die bis zur ursprÅ¸nglic geschlossenen Eisdecke in Stromungsrichtung stark ab- 
nehmenden Driftgescl~windigl~eiten sind die Ursache fÃ¼ die Verkleinerung der Eis- 
ranclzone innerhalb der ersten drei Simulationstage. 

Driftgeschwindigkeit des Meereises 
0.2 

Abbildung 6.9: Zeitliche Entwicklung der Driftgeschwindigkeit des Meereises. 
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Die a m  Meereis angreifende atmosphÃ¤risch Schubspannung nimmt zu Beginn der 
gekoppelten Simulation bis zur nÃ¶rdliche Grenze der Eisranclzone ab. her der ge- 
schlossenen Eisdecke im Norden des Modellgebietes nimmt sie dagegen in StrÃ¶mungs 
richtung wieder leicht zu. Letzteres verursacht die stromabwÃ¤rt~ bis zum Aus- 
stromrancl geringfÃ¼gi zunehmenden Driftgeschwindigkeiten, die zum allmÃ¤hliche 
Aufreifien der ursprÃ¼nglic geschlossenen Eisdecke fÅ¸hren Die in der Eisrandzone 
in StrÃ¶mungsrichtun abnehmende atmosph5,rische Schubspannung fÃ¼hr da,gegen 
zu einer konvergenten Drift des Meereises. Bis zu einer Eiskonzentration von et- 
wa 80% kÃ¶nne sich die Eisschollen trotz dieser Konvergenz relativ frei bewegen. 
Die betrÃ¤chtliche Driftgeschwindigkeiten im sÃ¼dliche Teil der Eisranclzone fÃ¼hre 
somit zur schnellen Verlagerung des Eisrandes nach Norden. I111 Bereich hÃ¶here Be- 
deckungsgrade als 80% steigt jedoch die Wahrscheinlichkeit einer Wechselwirkung 
der Schollen untereinander stark an. Die dabei auftretenden KrÃ¤ft durch interne 
Spannungen im Eis bewirken eine Ã¤uflers langsame Zunahme der Drift,geschwindig- 
keit im nÃ¶rdlichste Teil der Eisrandzone innerhalb der ersten 3 Tage der gekoppelt,en 
Modellrechnung. 

Zwischen dem dritten und fÃ¼nfte Simulationstag entwickelt, sich in1 nÃ¶rdliche Teil 
des Modellgebietes parallel zum immer weiteren Aufreiflen der Eisdecke in dieser 
R,egion eine relativ hohe Driftgeschwindigkeit, die in St,rÃ–i~iungsricl~t.un zunimmt. 
Dadurch wird sehr effektiv Eis aus dem Modellgebiet liera~ust.ransportiert, so daÂ 
die Eiskonzentra,tion am AusstrÃ¶mran nach 7 Tagen Simulationszeit nur noch 93% 
betrÃ¤gt 

In der letzten Phase der gekoppelten Simulation treten in keinem Abschnitt der 
Eisdecke bedeutende KrÃ¤ft durch interne Spa,nnungen im Eis auf, welche die Drift- 
geschwindigkeiten wesentlich reduzieren kÃ¶nnten Damit driftet die weitgehend ge- 
schlossene Eisdecke relativ schnell nach Norden, wÃ¤hren sich fÅ  ̧ Eiskonzent.ratio- 
nen unter 80% aufgrund des bedeutend grÃ¶fiere Forn~widerstancls des Meereises 
irn Ozean eine geringere Driftgeschwindigkeit einstellt. I11 der EncIpha,se der gekop- 
pelten Simulation ist die Driftgeschwindigkeit nur fÃ¼ Eisl<onzei~t,ra.tioi~ei~ kleiner als 
10% hÃ¶he als am AusstrÃ¶mrand Dadurch entsteht ein lokales Minimum der Eiskon- 
zentration sÃ¼dlic der weitgehend geschlossenen Eisdecke, und stroma~ufwÃ¤rt dieses 
Minimums formiert sich ein Band erhÃ¶hte Eisl<onzentra.tion. 

Aufgrund der in StrÃ¶mungsrichtun zunehmenden Driftgeschwindigkeit im Bereic,h 
der nahezu geschlossenen Eisdecke wird das fibereina~~clerscl~ieben von Schollen oder 
die Bildung von PrefleisrÃ¼cke weitgehend verhindert. Somit, bleibt im nÃ¶rdlichste 
Teil des Modellgebietes die mittlere Eisdicke erhalten (siehe Abb. 6.10). Am Eis- 
rand, welcher die sÃ¼dlich Grenze der Eisra,ndzone ma,rkiert, hat die mittlere Eis- 
dicke nach 7 Tagen Simula,tionszeit dagegen deutlich zugenommen. Dies resultiert 
daraus, daÂ sich zu Beginn des gekoppelten Moclellaufs arn Eisrand ausschlieÂ§lic 
die dÃ¼nnste Schollen der gesamten Eisdecke befanden. Diese vermischen sich mit 
dickeren Schollen, da  die Driftgeschwindigkeit des Meereises in St~rÃ¶mungsrichtun 
abnimmt. Somit ist die mittlere Eisdicke a,m Eisrand am Ende der Simulationszeit 
grÃ¶Â§ als arn Anfang. 
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Abbildung 6.10: Mittlere Eisdicke zu Beginn und am Ende der gekoppelten Simula- 
tion. 

Wie im Abschnitt 4.2 erlÃ¤utert treten bei der modellierten aufeisigen StrÃ¶mun 
nur geringe Veriinderungen der atmosphÃ¤rische Grenzschicht in StrÃ¶mungsrichtun 
auf, da sich die Oberflachentemperaturen des Ozeans und des Meereises kaum un- 
terscheiden. Aus dem gleichen Grund ergeben sich auch in Folge der Eisbewegung 
nur geringe DetailverÃ¤nderunge der GrenzschichtstrÃ¶mung So weisen die Vertei- 
lungen cler horizontalen Windgeschwindigkeiten zu Beginn und am Ende der gekop- 
pelten Sin~ulation sehr Ã¤hnlich Vertikalstrukturen auf (siehe Abb. 6.11). Dennoch 
ist die Verschiebung des Eisrandes an einer Nordwartsverlager~~ng des Bereiches 
in StrÃ¶mungsrichtun abnehmender horizontaler Windgeschwindigkeiten deutlich 
sichtbar. Weiterhin treten aufwÃ¤rtsgerichtet Vertikalbewegungen im Endzustand 
Ã¼be einem schmaleren Gebiet auf als im Anfangszustand. Dies resultiert aus der im 
sÃ¼dlichste Teil der Eisrandzone relativ abrupt auf 35% ansteigenden Eiskonzentra- 
tion und ist somit die Folge eines grÃ¶Â§er Rauhigkeits- und Temperatursprunges 
der OberflÃ¤ch am Eisrand. Dieser verursacht auch den etwas steileren Anstieg der 
sich Ã¼be der Eisrandzone neu ausbildenden internen Grenzschicht am Ende der ge- 
koppelten Simulation. Dies wird am deutlichsten anhand der vertikalen Verteilungen 
cler turbulenten fÃ¼hlbare WÃ¤rmeflÃ¼s in Abb. 6.12. 
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Abbildung 6.11: Vertikale Verteilung des Betrages der horizontalen Windgeschwin- 
digkeit zu Beginn und am Ende der gekoppelten Simulation. 
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Abbildung 6.12: Vertikale Verteilung der turbulenten vertika,len FlÅ¸ss fÅ¸hlbare 
WÃ¤rm zu Beginn und am Ende der gekoppelten Simulation. 
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6.3 Kalt luftausbruch mit Neueisbildung in der 
Eisrandzone bei VernachlÃ¤ssigun der Eis- 
bewegung 

In diesem und im folgenden Abschnitt werden dynamisch bedingte VerÃ¤nderunge 
der Eisdecke verna,chlÃ¤ssig und ~usschlieÂ§lic die thermodynamische Entwicklung 
des Meereises bei einem Kaltluftausbruch untersucht. Diese hÃ¤ng entscheidend von 
der ozeanischen Deckschichttemperatur ab. Liegt sie am Gefrierpunkt, dann bil- 
det sich Ncueis auf den offenen WasserflÃ¤chen HÃ¤ufi wird das Meereis bei abeisi- 
gen StrÃ¶munge aber auch in den Bereich von Wassermassenfronten advehiert, so 
daÂ die ozeanischen Deckschichttemperaturen weiter stroma,bwÃ¤rt deutlich zuneh- 
men. Durch die &bei auftretenden starken SchmelzvorgÃ¤ng bleibt die Ausdehnung 
der Eisrandzonen nach SÃ¼de begrenzt. Um solche Effekte zu simulieren, werden 
im Modell in StrÃ¶mungsrichtun linear ansteigende Temperaturen der ozeanischen 
Deckschicht vorgegeben. Im Sinne einer Frontalzone mit kontinuierlicher Zufuhr von 
relat,iv wa,rrnen Wassermassen werden diese Temperaturwerte zeitlich konstant ge- 
halten. Die Deckschichttemperaturen werden anhand von Beobachtungen vorgege- 
ben. FÃ¼ den 01.03.1993 existieren Angaben von Brummer [I9931 Ã¼be die Meeres- 
oberflachentemperat~~ren im N~rdat l~nt ischen Raum. Dieser Zeitpunkt liegt in der 
Anfangsphase der Flugzeugkampagne REFLEX 11, die nordwestlich von Spitzber- 
gen im Einfluflgebiet einer warmen MeeresstrÃ¶mung des nordwÃ¤,rt setzenden West- 
spitzbergenstroms, stattfand. Der Nord-SÃ¼d-Gradien der MeeresoberflÃ¤chenteinpe 
ratur war den Beobachtungen zufolge stark variabel. Der Ã¼be eine Strecke von 
et,wa 200 km sÃ¼dlic des Packeises gemittelte Gradient betxug in1 Mittel 1.65 K pro 
100 km. In einem Bereich von weniger als 100 k m  um den Eisra,nd traten a,ber auch 
hÃ¶her Werte bis zu maximal 0.25 K pro 10 km auf. 

FÅ  ̧ das Experiment mit Neueisbildung wird angenommen, daÂ sich die Eisrandzone, 
die wieder mit einer Breite von 76 km vorgegeben wird, noch nicht im. Einfluflbereich 
der warmen MeeresstrÃ¶mun befindet. Somit werden die ozeanischen Deckschicht- 
tempera,turen in clen Gitterzellen mit Eisbedeckung auf den Gefrierpunkt gesetzt. 
Unmittelbar im Anschlufl an die Eisrandzone wird die Deckschichttemperatur des 
offenen Ozeans bis zum sÃ¼dliche Modellrand linear um 0.1 K pro 4 km (horizontale 
Gitt,er-weite) erhÃ¶ht, 

Es t,reten keine lateralen Schn~elzvorgÃ¤ng an den Eischollen auf. Damit bleibt der 
Becleckungsgrad des schon zu Beginn der gekoppelten Simulation vorhandenen Ei- 
ses. im weiteren als altes Eis bezeichnet, wÃ¤hren der gesamten Simulationszeit von 
einer Woche unverÃ¤ndert Der Gesan~tbedeckungsgracl des Meereises in der Eisrand- 
zone nimmt jedoch zu, da sich auf den offenen WasserflÃ¤che Keueis bildet. Diese 
Neueisbildung wird durch die bei einem Kaltluftausbruch st,ark negative Bilanz der 
atmosphiirischen St.ra,hlungs- und WÃ¤,rmeflÃ¼s an den offenen WasseroberflÃ¤che 
verursacht. Da eine Absenkung der Deckschichttemperatur unter clen Gefrierpunkt 
nicht, mÃ¶glic ist, wird diese negative Bilanz durch Erstarrungswarme ausgeglichen, 
die beim Gefrieren von Meerwasser frei wird. 
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In der ursprÃ¼ngliche Eisrandzone entsteht eine geschlossene Eisdecke, die sich aus 
dickeren alten Schollen und dÃ¼nnere jungen Schollen zusammenset,zt,. Die offenen 
Wasserflachen im Bereich hoher Konzentrationen des a,lten Eises Ã¼berfriere we- 
sentlich schneller als die offenen WasserflÃ¤che im sÃ¼dliche Teil der Eisrandzone. 
Wahrend sich erstere bereits nach wenigen Stunden vollstÃ¤ndi mit einer Neueis- 
decke Ã¼berzoge haben, dauert dies am Eisrand bis zu anderthalb Tagen. 

Die Dicke der Neueisschicht wÃ¤chs innerhalb der gesamten Simulationszeit betrÃ¤cht 
lich an. Wie Abb. 6.13 zeigt, hat das Neueis nach 7 Tagen, bei geringen Unterschieden 
zwischen dem nÃ¶rdliche und sÃ¼dliche Bereich der ursprÃ¼ngliche Eisra,ndzone, eine 
MÃ¤chtigkei von Ã¼be 40 cm erreicht. In der Anfangsphase wird das Neueis zunÃ¤chs 
durch Verdriften3 zusammengeschoben, so daÂ sich a,uf den verbleibenden offenen 
Wasserflachen weiterhin Eis bilden kann. Erst nach dem vollsta.ndigen SchlieÂ§e der 
offenen WasserflÃ¤che verdickt sich das Eis ausschlieÂ§lic durch Gefrieren an seiner 
Unterseite. Somit ergibt sich die stÃ¤rkst Zuna,hme der mittleren Dicke des Neueises 
innerhalb weniger Stunden nach Beginn der gekoppelten Moclellrechnung. 

Das alte Eis erhÃ¶h seine Miichtigkeit im gesamten Modellgebiet nur in geringem 
Umfang. Die Zunahme ist umgekehrt proportional zur ursprÅ¸ngliche Dicke des 
Eises (siehe Abb. 6.14). In diesem Ergebnis spiegeln sich die gewa,hlten Anfangs- 
Bedingungen fÃ¼ die 0berflÃ¤.chentemperature und die vertikalen Temperaturprofile 
des alten Eises wieder. Erstere wurden rÃ¤umlic konstant, unabhÃ¤ngi von der Eis- 
dicke, vorgegeben und letztere als linear angenommen. Damit ist der in das Eis 
gerichtete konduktive WÃ¤rmefluf an der Eisunterseite der dÃ¼nnste alten Schollen 
am grÃ¶Â§te Da dieses Energiedefizit nur durch das Gefrieren von Meerwasser a,n der 
Eisunterseite ausgeglichen werden kann, nimmt die Ma~ht~igkeit, des clunneren alten 
Eises sta,rker zu als die des dickeren alten Eises. 

mittlere Dicke des neuen Eises 
0.5 , 

Abbildung 6.13: Zeitliche Entwicklung der mittleren Dicke Hn, des neuen Eises bei 
einem Bedeckungsgrad Ag, des alten Eises von 0.95 bzw. 0.05 . 

'GemaÂ Abschnitt 5.5.5 wird bei Neueisbildung im thermodynamisclien Teil des Meereismoduls 
eine Drift des Eises in der Eisdickenklasse l berechnet. 



1 14 6 i\I[TMERISCHE EXPERIMENTE MIT DEM GEKOPPELTEN MODELL 

.Al~bild~~ng 6.14: a,) Anfmgswerte der Dicke Hoi des alten Eises in AbhÃ¤ngigkei von 
der Entfernung 170n der nÃ¶rdliche Grenze der Eisrandzone. b) Zunahme AHoi der 
Dicke des a.lten Eises innerhalb der Sim;lationszeit von 7 Tagen. 
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en Eises i ~ n  1,aufe der Simulationszeit drastisch &b, wobei sich nur ein schwacher 
Gradient zwischen den1 Eis im nÃ¶rdliche und im sÃ¼dliche Teil der urspriinglichen 
Eisra,ndzone einstellt. Die AbkÃ¼hlun der NeueisoberflÃ¤clle sc,hwÃ¤,cl~ sich mit zu- 
nel~n~ender Eisdicl<e stark ab. Sie ist innerhalb der ersten 24 St.unclen grÃ¶fle als 
in clen verl~leil~enden 6 Ta,gen. A4m Ende der gekoppelten A4odellrecl1nung ~lnter- 
scheiden sich die OberflÃ¤,chentemperature des neuen uncl des alten Eises nur noch 
geringfiigig uin etwa 3 I{ bis 6 I{. 
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Al>hild~~ng 6.15: Mittlere OberflÃ¤chentemperatu Ts7LT,ni cles neuen Eises in 
!lbl~Ã¤ngigkeit von der Entfernung von der nÃ¶rdliche C;renze der ~~rspriinglichen 
Eisra~ldzone nach einem Tag und am Ende der gekoppelten Siin~11a.tion. 

0 20 40 60 0 20 40 60 
Entfernung von der nÃ¶rdl Grenze in km Entfernung von der nordl. Grenze in km 

- a) 
4 - . . . . . .  

. e .  . . 
- 

- 

- 

- 

o - G r l l l l  

0.15 

E 0.10 
C . - 
z0 
U 0.05 

0 

: b) 

- AHni = HOi(7d) - Hni(Od) 

- 

................ 
' ~ ' 1 i i ' 1 ' 3 ~ " ~ ~  



6.3. NE UEISBILD UNG IN DER EISRANDZONE 11.5 

Die OberflÃ¤chentemperature des alten Eises durchlaufe11 ebenfalls eine spezielle 
zeitliche Entwicklung. Diese unterscheidet sich jedoch fÃ¼ das Eis der schon zu Be- 
ginn der gekoppelten Simulation geschlossenen Eisdecke im nÃ¶rdlichste Teil des 
NIodellgebietes und fÃ¼ da,s alte Eis in der ursprÃ¼ngliche Eisrai~dzone. 

Wie Abb. 6.16 zeigt, strebt die OberflÃ¤chentemperatu nÃ¶rdlic der ursprÃ¼ngliche 
Eisrandzone einem Gleichgewichtswert entgegen, der unterhalb der vorgegebenen 
Anfangstemperatur liegt. Die deutlich erkennbare Schwingung in der zeitlichen Ent- 
wicklung der OberflÃ¤chentemperatu wird durch den Tagesgang der Sola.rstrah1ung 
hervorgerufen. Die Amplitude ist jedoch sehr klein, da iin Wlodellgebiet bei 80' X 
die Sonne innerhalb des betrachteten Zeitraums vom 10.03. bis 16.03. 11ur sehr flach 
und nur fÃ¼ wenige Stunden am Tag Ã¼be dem Horizont steht. inner hall^ der Simu- 
lationszeit von einer Woche ist die OberflÃ¤chentemperat~l um etwa, 7 I< gesunken. 
Diese AbkÃ¼hlun der MeereisoberflÃ¤ch ist mit einer bede~~tenc le~~ VerstÃ¤rkun der 
Grenzschichtinversion Ã¼be der geschlossenen Eisdecke verbunclen. 

Da die fÃ¼hlbare und latenten WarmeflÃ¼ss Ã¼be der gescl~lossei~ei~ Eisdecke sehr 
klein sind, wird die beschriebene zeitliche Entwicklung der OherflÃ¤.cl~entemperat,u 
im wesentlichen durch die StrahlungsflÃ¼ss bestimmt. HÃ¤ufi wird bei einem 1Calt.- 
luftausbruch beobachtet [LÃ¼pkes persÃ¶nlich Mitteilung 199,5], da.0 iil einem Strei- 
fen nÃ¶rdlic der Eisrandzo~le der Himmel nahezu woll~enlos ist. Diese Verhalti~isse 
kÃ¶nne mit dem gekoppelten AtmosphÃ¤re-Meereis-Model reprocluziert wesden. Auf- 
grund der fehlenden BewÃ¶lkun ist Ã¼be der geschlossenen Eisdecke, insbesondere 
nachts, die langwellige Strahlungsbilanz negativ. Dies verursacllt die beschriebene 
AbkÃ¼l~l~ln der schon zu Beginn der gekoppelten Simula,tion gescl~lossenen Eisdecke. 

Abbildung 6.16: Zeitliche Entwicklung der OberflÃ¤~chenten~pesa.t~~ Ts7(T,oi des alten 
Eises 50 km nÃ¶rdlic der ursprÃ¼nglicl~e Eisrandzone. 

OberflÃ¤chentemperatu des alten Eises 
50 km nÃ¶rdlic der Eisrandzone 

FÃ¼ die zeitliche Entwicklung der Oberflachentemperat~~rei~ des alteil Eises in cle~ 
~~rsprÃ¼ngliche Eisrandzone (siehe Abb. 6.17) haben ilehen den S t iah l~~i~gsf lÃ¼sse~ 
auch die turbulenten atmosphÃ¤rische WarmeflÃ¼ss eine g i o h  B e c l e ~ ~ t ~ ~ n g .  111 clei 
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.Anfangspllase der gekoppelten Simulation wird die Luft bei der ÃœberstrÃ¶rnu 
der offenen tvasserflÃ¤che stark erwÃ¤rmt Dadurch sind die turbulenten WÃ¤rme 
flÃ¼ss iiber den MeereisflÃ¤che abwÃ¤rt gerichtet. Ihr Betrag steigt mit zunehmender 
ErwÃ¤r11111n der Grenzscl~ich~~ also mit wachsender Entfernung von der nÃ¶rdliche 
Grenze der Eisrandzone an. Dies fÃ¼hr zu einer rÃ¤umliche InhomogenitÃ¤ der Ober- 
flÃ¤.chentempera,turen Innerhalb der ersten 24 Stunden ist die OberflÃ¤chentemperatu 
des aIt,en Eises an1 Eisrand um etwa 7 I< gegenÃ¼be ihrem Anfangswert gestiegen. 
A A ~ ~ ~  Ende der gesamten Simulationszeit von 7 Tagen liegen die OberflÃ¤chentem 
pera.turei1 des alten Eises jedoch generell unter ihren Anfangswerten. Dies ist eine 
Folge der bodenna.hen AbkÃ¼hlun der Luft Ã¼be der schon anfÃ¤nglic geschlossenen 
Eisdecke. Nach dem EinstrÃ¶me in die ursprÃ¼nglich Eisrandzone wird sie kaum 
esiva,rn~t., da, dort die nach etwa einem Tag nahezu geschlossene Neueisdecke den 
~ V Ã ¤ . r ~ ~ ~ e a ~ ~ s t a ~ ~ s c l  zwischen dem Ozean und der AtmosphÃ¤r stark einschrÃ¤nlct und 
sie bewirkt somit eine Abl~Ã¼k~lun der MeereisoberflÃ¤chen 

2 3 0 1 1 1 i 1 s 1 1 1 1 t 1 1 1 1  
0 20 40 60 

Entfernung von der nÃ¶rdliche Grenze der Eisrandzone in km 

OberflÃ¤chentemperatu des alten Eises 

Abbilclung 6.17: OberflÃ¤chenten~peratu TsuTj0i des alten Eises in AbhÃ¤ngigkei von 
der Entfernung x70n der ,nÃ¶rdliche Grenze der ursprÃ¼ngliche Eissandzone zu Be- 
ginn, nach einem Tag und am Ende der gekoppelten Simulation. 
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VerÃ¤ilderunge in der Bilanz der atmosphÃ¤rische Strahlungs- ~ l n d  WÃ¤rnleflC~ss zie- 
hen eine Anderung des lconduktiven WÃ¤rmeflusse an der EisoberflÃ¤ch nach sich. 
Da die Diffusion von WÃ¤rm im Eis relativ langsam ablÃ¤uft verursachen solche 
StÃ¶runge an den RÃ¤nder zeitweilig nichtlineare Ten~peraturprofile im Eis (siehe 
.4bl1. 6.18). Sobald die StÃ¶run abklingt, stellt sich wieder ein annÃ¤hern linearer 
Temperat~lrx7erlauf im Eis ein (Abb. 6.18b). 
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D ~ ~ r c h  die Xe~~eisbildung ist es im wesentlichen nur zu einer grÃ¶fiere Ausdehnung 
cler vollstÃ¤ndi mit Meereis bedeckten OzeanoberflÃ¤ch in Richtung SÃ¼de gekonl- 
men. Damit haben sich auch die Hauptcharakteristika einer atmosphÃ¤rische Grenz- 
schicht beim Ãœbergan von einer geschlossenen Eisdecke zum offenen Ozean nur in 
StrÃ¶mungsrichtun verlagert. Am deutlichsten wird diese rÃ¤t~mlich Modifikation 
der atmosphÃ¤risclle StrÃ¶mun anhand der turbulenten WÃ¤rmeflÃ¼s in Abb. 6.19. 
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Temperaturprofile im Eis Temperaturprofile im Eis 

Abbildung 6.18: Zeitliche Entwicklung von Temperatur~~rofilen im Eis. 

Aufgsund des geringen TemperatusgegensÃ¤tz zwischen dem a.lten und clem neuen 
Eis innerhalb der usspsÃ¼ngliche Eissandzone setzt die Entwickl~~ng eines hochsei- 
chenden durchmischten Grenzschicht erst mit dem obergang zum offenen Ozean ein, 
wo grofie aufwÃ¤stsgerichtet WÃ¤rmeflÃ¼ss existieren. Ein Vergleicl~ wie in Abschnitt 
6.1 ergibt, dafi die Steigungen der GsenzschichthÃ¶h Ã¼be dem vÃ¶lli eisfreien Ozean 
zu Beginn und am Ende der gekoppelten Simulation wieder na.hezu identisch sind. 
Die VerÃ¤nderunge im Windfeld, hier nicht gezeigt, sind ebenfalls typisch fÃ¼ eine 
weiter nach SÃ¼de ausgedehnte geschlossene Eisdecke. So erreicht die horizontale 
Windgeschwindigkeit in 10 m HÃ¶h den geostrophischen West esst cleutlich weites 
stromabwÃ¤rts Auch die Drehung des Windes in des Grenzschicl~t in clie geostrophi- 
sche Richtung erfolgt weites sÃ¼dlic als am Anfang der gekoppelt,en h~~odellsechnung. 
Schliefilich haben sich auch die Gebiete abwÃ¤rts und aufwartsgerichtetes Vestikal- 
bewegungen in StrÃ¶mungsrichtun verlagert. 

WÃ¤rmeflui Fse in W m-' (Od) WÃ¤rmeflui Fse in W m-2 (7d) 
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Abbildung 6.19: Vertikale Verteilung der turbulenten vert,ikaIeil Fliisse fÃ¼hlba,re 
WÃ¤rm zu Beginn und am Ende der gekoppelten Simu1at.ion. 
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6.4 Kaltluftausbruch mit Schmelzen in der Eis- 
randzone bei VernachlÃ¤ssigun der Eisbewe- 

Es ~vird angenonlnlen, dafl sich die gesamte Eisrandzone im Einfluflbereich einer 
ivarmen iV4eeresstrÃ–111un befindet. Die Temperatur der ozeanischen Declcschicht im 
Bereich der vollstÃ¤~~di geschlossenen Eisdecke liegt dagegen a ~ ~ c h  in diesem Expe- 
r i l~~en t  an1 Gefrierp~lnkt. Im Anschlufl an die geschlossene Eisdecke wird die Deck- 
scl~icllttemperat~~r bis zum AusstrÃ¶mran linear um 0.1 I{ pro 4 km (horizontale Git- 
terweite) erhÃ¶ht d.ll., an der sÃ¼dliche Grenze der Eisrandzone betrÃ¤g sie 273.25 K .  

Auf die zeitliclle Entwicl<lung cler geschlossenen Eisdecke (Dicke, OberflÃ¤chentem 
peratur, vertikales Ten~peraturprofil im Eis) wird nicht eingegangen. Sie verlÃ¤uf 
wie in der z ~ ~ v o r  dargestellten Modellrechnung, da sich beide Experimente nur bzgl. 
cler ozeanischen Decl<schichttemperaturen sÃ¼dlic der gescl~lossenen Eisdecke unter- 
scheiden. 

Durch laterales Schmelzen der Schollen verringert sich der Bedecl~ungsgrad des Meer- 
eises in der Eisrandzone (siehe Abb. 6.20al4. Wie Abb. 6.20b zeigt, betrÃ¤g die re- 
lative Ã„nderun der Eiskonzentration nach 7 Tagen Sirn~llatio~~szeit maximal etwa 
20%. 

absolute Ã„nderun der Eiskonzentration relative Ã„nderun der Eiskonzentration 

Entfernung von der nordl. Grenze in km Entfernung von der nÃ¶rdl Grenze in km 

Abbildung 6.20: a) absolute und b) relative Ã„nderun der Eisl<onzentration in 
AbhÃ¤ngigkei von der Entfernung von der nÃ¶rdliche Grenze der Eisrandzone in- 
nerhalb der Simulationszeit von 7 Tagen. 

4Bei der Interpretation der Abb. 6.20 ist zu beachten, daÃ die SchollenlÃ¤nge mit sinkender 
Eiskonzentrat.ion stark abnelln~en. 
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Die Verringerung der Eisdicke durch Schmelzen an der Unterseite des Eises kann 
Abb. 6.21 entnommen werden5. Die Schmelzraten liegen bei maximal 0.28 c7n h 1  
(6.75 cm d l ) .  Diese modellierten Schmelzraten6 entsprechen den von Josberger 
[I9871 wÃ¤hren der Kampagne MIZEX 83 gemessenen Werten bei Ã¤hnliche Deck- 
schichttemperaturen. 

absolute Ã„nderun der Eisdicke 

0 
AHi = Hi(7d) - Hi(Od) 

s 

relative Ã„nderun der Eisdicke 
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Abbildung 6.21: a) absolute und b) relative Ã„nderun der Eisdicke in AbhÃ¤ngig 
keit von der Entfernung von der nÃ¶rdliche Grenze der Eisra,ndzone innerhalb der 
Simulationszeit von 7 Tagen. 

Im Laufe der gekoppelten Modellrechnung stellt sich eine inhomogene Verteilung 
der OberflÃ¤chentemperatu des Eises in der Eisrandzone ein. Am Ende der Simula- 
tionszeit steigt die OberflÃ¤chentemperatu innerhalb der Eisrandzone um etwa 17 K 
an, wobei die Temperatur im nÃ¶rdliche Teil der Eisrandzone unter und in1 sÃ¼dli 
chen Teil Ã¼be ihrem Anfangswert liegt (siehe Abb. 6.22). Diese Verteilung entsteht 
im wesentlichen durch die Ãœberlagerun von zwei Prozessen. Zum einen verhin- 
dern die Ã¼be dem Gefrierpunkt liegenden Deckschichttemperaturen ein Zufrieren 
der offenen WasserflÃ¤chen Damit herrschen wÃ¤hren der gesamten Simulationszeit 
Ã¼be den offenen WasserflÃ¤che hohe aufwÃ¤rtsgerichtet Warmefliisse, so daÂ sich 
die atmosphÃ¤risch Grenzschicht in StrÃ¶mungsrichtun stark erwÃ¤rmt Dies bedingt 
wiederum abwÃ¤rtsgerichtet turbulente WÃ¤rmeflÃ¼s Ã¼be den MeereisoberflÃ¤chen 
Dementsprechend steigen die EisoberflÃ¤chentemperature mit zunehmender Entfer- 
nung von der geschlossenen Eisdecke deutlich an. Dieser Effekt ist schon nach den 
ersten 12 Stunden der gekoppelten Simulation sichtbar. Der Gradient der Eisober- 
flÃ¤chentemperatu in der Eisrandzone wÃ¤chs aber bis zum Ende der Modellrechnung 
noch weiter an, da sich die OberflÃ¤chentemperature im siidlichsten Teil der Eis- 
randzone nicht mehr wesentlich Ã¤ndern stromaufwÃ¤rt jedoch zeitlich immer weiter 

'Die NichtlinearitÃ¤ der in Abb. 6.21a dargestellten Kurve ist eine Folge der einheit,lichen Ober- 
flÃ¤chentemperatu und des linearen vertikalen Temperaturprofiles irn Meereis unterschiedlicher 
Dicke in der Eisrandzone zu Beginn der gekoppelten Simulation. 

6Zur Anwendbarkeit der Gleichungen (5.81) und (5.82) wurde eine rÃ¤umlic und zeitlich kon- 
stante Driftgeschwindigkeit des Meereises von 12.5 cm s 1  vorgegeben. Dies ent,spricht der mittleren 
Eisbewegung bei der im Abschnitt 6.1 modellierten abeisigen StrÃ¶mung 
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abnehmen. Diese AbkÃ¼hlun wird durch die im verlauf der Simulationszeit absinken- 
de Temperatur der bodennahen, von der geschlossenen Eisdecke her einstrÃ¶mende 
Luft hervorgerufen (siehe Abschnitt 6.3). 

OberflÃ¤chentemperatu des Eises 
250 , 

X 
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Entfernung von der nÃ¶rdliche Grenze der Eisrandzone in km 

Abbildung 6.22: OberflÃ¤chentemperatu des Eises in AbhÃ¤ngigkei von der Entfer- 
nung von der nÃ¶rdliche Grenze der Eisrandzone zu Beginn, nach 12 Stunden und 
an1 Ende der gekoppelten Simulation. 

Wie im vorangegangenen Abschnitt dargestellt, verursachen Temperat~~rstÃ¶runge 
an der OberflÃ¤ch zeitweilig nichtlineare Temperaturprofile im Eis. Sobald sich je- 
doch eine annÃ¤hern konstante OberflÃ¤chentemperatu einstellt, linearisiert sich 
auch der Temperaturverlauf im Eis wieder. Dies wird in diesem Experiment be- 
sonders a,n der zeitlichen Entwicklung des vertikalen Temperaturprofiles im Eis am 
Eisrand deutlich (siehe Abb. 6.23)7. 

Temperaturprofile im Eis 

Abbildung 6.23: Zeitliche Entwicklung von Temperaturprofilen im Eis. 

I n  Abb. 6.23 ist zu beachten, daÂ die MÃ¤chtigkei des Eises durch Schn~elzvorgange an seiner 
Unterseite wÃ¤hren der Simulationszeit bedeutend abnimmt. 
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6.5 Dynamische und thermodynamische Wech- 
selwirkungen zwischen Meereis und Atmo- 
sphÃ¤r bei einem Kaltluftausbruch Ã¼be eine 
Eisrandzone 

Abschlieoend wird der Kaltluftausbruch Ã¼be eine Eisrandzone mit ozeanischen 
Deckschichttemperaturen oberhalb des Gefrierpunktes nocheinmal unter Kopp- 
lung des vollstÃ¤ndige dynamisch-thermodynamischen Meereismoduls an das At- 
mosphÃ¤renmodel untersucht. 

Es wird wieder angenommen, daÂ sich der offene Ozean und die gesamte Eisrand- 
Zone im Einfluflbereich einer warmen MeeresstrÃ¶mun befinden, die Temperatur der 
ozeanischen Deckschicht im Bereich der vollstÃ¤ndi geschlossenen Eisdecke jedoch 
am Gefrierpunkt liegt. Da es in diesem Experiment zu einer Drift des Meereises bis 
in die NÃ¤h des sÃ¼dliche AusstrÃ¶mrande kommt, wird die Deckschichttemperatur 
im AnschluÂ an die geschlossene Eisdecke nur um 0.066 I< pro Gitterzelle (siehe 
Einleitung zu Abschnitt 6.3) erhÃ¶ht Sie betrÃ¤g am AusstrÃ¶mran rund 275.24 A". 

Die sich ergebenden VerÃ¤nderunge der Meereisdecke und der atmosphÃ¤rische 
GrenzschichtstrÃ¶mun entstehen durch die Ãœberlagerun der in den vorhergehenden 
Abschnitten getrennt betrachteten dynamischen und thermodynan~iscl~en Prozesse. 
Somit kann weitgehend auf die Diskussion ihrer Ursachen verzichtet werden. 

Die Drift des Meereises nach SÃ¼de und die VerÃ¤nderun der Eiskonzent,rationsver- 
teilung innerhalb der Eisrandzone (siehe Abb. 6.24) entsprechen iin wesentlichen 
den in Abschnitt 6.1 dargestellten Ergebnissen. Im mittleren Teil der Eisrandzone 
entsteht also wieder ein schmaler Bereich sehr starker Gradienten des Bedeckungs- 
grades, welcher in nÃ¶rdlich und sÃ¼dlich Richtung jeweils in ein msgedehntes Gebiet 
sehr hohes bzw. sehr niedriger Eiskonzentrationen Ã¼bergeht 

Die anfÃ¤.nglic bei einer Eiskonzentration von 5% mit etwa. einem Meter Dicke 
vorgegebenen dÃ¼nnste Schollen der Eisdecke schmelzen zwischen dem sechsten und 
siebenten Tag der gekoppelten Simulation vollstÃ¤ndi ab (siehe Abb. 6.25a). Die 
mittlere Dicke der geschlossenen Eisdecke im nÃ¶rdlichste Teil des Modellgebietes 
hat sich dagegen durch Gefrieren von Meerwasser an ihrer Unterseite, nicht jedoch 
aufgrund dynamischer Prozesse, geringfÃ¼gi erhÃ¶ht Durch die in der Eisrandzo- 
ne rÃ¤umlic stark inhomogene Driftgeschwindigkeit des Meereises vermischen sich 
wieder Schollen unterschiedlicher Dicke in den einzelnen Gitterzellen. Gleichzeitig 
werden die Schollen durch Schmelzprozesse an ihrer Unterseite cliinner. Dies wird 
z.B. anhand eines Vergleichs der Abbildungen 6.25b und 6.3 (Iia~ltluft,ausbruch unter 
VernachlÃ¤ssigun von SchmelzvorgÃ¤ngen deutlich. 
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Gesamtbedeckungsgrad des Meereises 
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Abbildung 6.24: Zeitliche Entwicklung des Gesamtbedeckungsgra,des des Meereises. 
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Abbildung 6.25: a) Zeitliche Entwicklung der Dicke des zu Beginn der gekoppel- 
ten Simulation dÅ¸nnste Eises. 11) Mittlere Eisdicke zu Beginn und am Ende der 
gekoppelten Simulation. 

Das innerhalb der vollstÃ¤,ndi oder nahezu geschlossenen Eisdecke nach SÅ¸de drif- 
t.ende Eis kÃ¼hl sich aufgrund einer negativen la,ngwelligen Strahlungsbilanz an sei- 
ner Oberseite (siehe Abschnitt 6.3) im Verlauf der gekoppelten Modellrechnung ab. 
Damit kommt es, wie Abb. 6.26 zeigt, zu einer bedeutenden VerstÃ¤rkun der Tempe- 
raturinversion, welche die Ã¼be der weitgehend geschlossenen Eisdecke flache Grenz- 
schicbt von der freien AtmosphÃ¤r trennt. Erreicht die StrÃ¶mun den Bereich sin- 
kender Bedeckungsgrade, dann beginnt sich die atmosphÃ¤risch Grenzschicht, durch 
die Å¸he den offenen WasserflÃ¤che aufwÃ¤.rtsgerichtete turbulenten WÃ¤rmeflÃ¼ss 
langsam zu erwÃ¤rmen Gleichzeitig wird die Grenzschichtinversion schwÃ¤cher Mit 
dem abrupten Abfa,ll der Eiskonzentration auf sehr kleine Werte innerhalb einer 
schmalen Zone am Ende der gekoppelten Simulation ist ein starker Anstieg der 
aufwÃ¤rtsgerichtete WÃ¤rmeflÃ¼s verbunden (siehe Abb. 6.27). Somit wÃ¤chs die 
HÃ¶h der durchmischten Grenzschicht in StrÃ¶mungsricht~~n rasch a,n. 
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Abbildung 6.26: Vertikale Verteilung der potentiellen Temperatur zu Beginn und 
am Ende der gekoppelten Simulation. 
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Abbildung 6.27: Vertikale Verteilung der turbulenten vertikalen FlÅ¸ss fÃ¼hlbare 
WÃ¤rm zu Beginn und am Ende der gekoppelten Simulat,ion. 
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Die Modifikationen im Windfeld (siehe Abbildungen 6.28 und 6.29) spiegeln eben- 
falls die wesentlichen VerÃ¤nderunge der Eisdecke im Modellgebiet wieder. Ãœbe 
dem abgekÃ¼hlten nahezu geschlossenen Teil der Eisdecke hat sich im Vertikalprofil 
der horizontalen Windgeschwindigkeit ein lokales Maximum an der Unterseite der 
stÃ¤rke gewordenen Grenzschichtinversion gebildet. Andererseits sind mit der bedeu- 
tend grÃ¶i3ere Ausdehnung der Eisrandzone nach SÃ¼den insbesondere des Bereichs 
hoher Bedeckungsgrade, Ã¤hnlich Effekte verbunden, wie sie schon im Abschnitt 
6.1 diskutiert wurden. Die horizontale Windgeschwindigkeit in 10 m HÃ¶h erreicht 
am Ende der gekoppelten Simulation den geostrophischen Wert von 10 m s 1  erst 
deutlich weiter sÃ¼dlic als zu Beginn. Gleichzeitig erfolgt die Winddrehung in der 
Grenzschicht in die geostrophische Richtung weiter stromabwÃ¤rts und die Gebiete 
auf- und abwÃ¤rtsgerichtete Vertikalbewegungen haben sich in StrÃ¶mungsrichtun 
verlagert. 
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Abbildung 6.28: Vertikale Verteilung des Betrages der horizontalen Windgeschwin- 
digkeit zu Beginn und am Ende der gekoppelten Simulation. 
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Abbildung 6.29: Vertikale Verteilung der Komponenten des dreidimensionalen Wind- 
vektors zu Beginn und am Ende der gekoppelten Simulation. 
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In Regionen mit hoher Meereisbedeckung gibt es hÃ¤ufi eisfreie Bereiche, sogenann- 
te  Polynjas, deren Durchmesser von wenigen Kilometern bis ZLI einigen Hundert 
Iiilonletern reichen kann. Bei starken Unterschieden zwischen den Temperaturen 
der Mjasser- und MeereisoberflÃ¤che treten extrem grofie Transporte von Impuls, 
IVarme 11nd Feuchte auf, so da8 die atmosphÃ¤risch Grenzschicht insbesondere Ã¼be 
11nd in1 Lee der Polynja stark beeinfluflt wird. Durch diese bedeutenden Modifika- 
tionen der atmosphÃ¤rische StrÃ¶mungsfelde kommt es wiederum zu rÃ¤umlic stark 
~ ~ ~ ~ t e r s c l ~ i e d l i c h e ~ ~  Driftgeschwindigkeiten und rÃ¤umlic inhomogenen thermodyna- 
mischen Entwicklungen des die Polynja umgebenden Meereises. 

Die Ãœberst,rÃ¶m~l einer Polynja von ca. 6 0 k m  Durchmesser wird mit dem ge- 
koppelten AtmosphÃ¤re-Meereis-Model unter verschiedenen Gesichtspunkten in ge- 
trennten nu~nerischen Experimenten unters~~cht .  Im ersten Experiment wird bei Ver- 
~~acl~lÃ¤ssigun der thermodynamischen Entwicklung des Meereises verfolgt, wie sich 
das rÃ¤~~mlic  inhon~ogene Windfeld auf die Drift des Meereises in der Umgebung der 
Polynja auswirkt. Im zweiten Experiment werden Modifikationen der atmosphÃ¤ri 
schen Strom~lng beim Zufrieren einer Polynja studiert. ZunÃ¤chs wird jedoch das 
A4tn~osphÃ¤renn~odel ohne Ankopplung des Meereismod~lls verwendet, um Polyn- 
ja.Ã¼berstrÃ¶niung bei zeitlich konstant vorgegebenen unteren Randbedingungen zu 
stuclieren. Die sich dabei entwickelnden stationÃ¤re StrÃ¶mungszustÃ¤n werden als 
~Anfa~~gsbedi~~gungen fÃ¼ die nachfolgenden gekoppelten Nfoclellexperimente benutzt. 

Wegen des hohen Rechena,ufwandes dieser dreidimensionalen numerischen S imu  
lationen wird der Untersuchungszeitra~~m auf drei Tage bescllrÃ¤,nkt Das verwen- 
dete A/fodellgebiet hat eine Nord-SÃ¼d-Erstreckun von 200 k~n ,  und eine West-Ost- 
Erstreckung von 160 km. FÃ¼ die beiden Experimente werden verschiedene Anfangs- 
werte der Eiskonzentration in der Umgebung der Polynja vorgegeben (siehe Abb. 7.1 
und Abb. 7.2). Im ersten Experiment betrÃ¤g die Eiskonzentration 80% im zweiten 
dagegen 100%. Die rf'emperatt~r der ozeanischen Deckschicht liegt a,m Gefrierpunkt. 
Sie wircl Ã¼be die gesa.mte Simulationszeit konstant gehalten. Der Anfangswert der 
EisoherflÃ¤chentemperatu betrÃ¤g im gesamten Modellgebiet 239 I<. Dies entspricht 
den Bedingungen der bisher simulierten Kalt1~~ftausbrÃ¼cl~e De~nzufolge wird a~lch 
der geostrophische Wind wieder mit \ug \  = 10 m s-I angesetzt, er weht genau aus 
Richtung Nord. Die MÃ¤chtigkei und die LÃ¤ng der Eisschollen wesclen im gesamten 
A~foclellgebiet einheitlich, mit den Werten Hi = 1 . 2 5 ~ ~  uncl Li = 5n7,, vorgegeben. 
ZLI Beginn der gekoppelten Modellrechn~~ngen befindet sich das Meereis in Ruhe. 
LVeit,erhin wird vorausgesetzt, dafi a.m EinstrÃ¶mran wÃ¤hren cler gesamten Simu- 
lationszeit eine gescl~lossene Eisdecke in das Moclellgebiet, advehiert wird. 
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Abbildung 7.1: Anfangswerte der Eiskonzentration fÃ¼ die S i n ~ ~ ~ l a , t i o n  der Eisdrift in 
der Umgebung einer Polynja. 
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Abbildung 7.2: Anfangswerte der Eiskonzentration fÃ¼ die Si111111ation des Zufrierens 
einer Polynja. 



7.1 Der Einflufi einer Polynja auf die atmosphÃ¤ri 
sche StrÃ¶mun 

Der Einfl~ifi einer Polynja auf die atmosphÃ¤risch StrÃ¶mun ist von sehr vielen ver- 
schiedenen GrÃ¶fie abhÃ¤ngig Das Windfeld wird um so starker modifiziert, je grÃ¶fie 
der tJnterscl1ied zwischen der Oberflachentemperatur der Polynja und der mittleren 
OberffÃ¤cl~enten~perat~~ ihrer Umgebung ist. Das bedeutet, die VerÃ¤nderunge des 
Windfeldes sind bei sehr tiefen Oberflachentemperaturen des Meereises und einer um 
die Polynja geschlossenen Eisdecke am grÃ¶fiten Letzteres wird auch im Vergleich der 
stationÃ¤re AnfangszustÃ¤nd fÃ¼ die beiden gekoppelten Modellrechnungen deutlich. 

Das a.111 nÃ¶rdliche EinstrÃ¶mran in West-Ost-Richtung nahezu homogene Wind- 
feld (mit einem nach links von der geostrophischen Richtung abgelenkten bodenna- 
hen Wind) wird bei der Ãœber und UmstrÃ¶mun der Polynja stark deformiert. Die 
Verancler~ingen der horizontalen Windgeschwindigkeit in 10 m HÃ¶h kÃ¶nne den Ab- 
bildungen 7.3 und 7.4 entnommen werden. Wie fÃ¼ einen Kaltluftausbruch Ã¼be den 
offenen Ozean typisch, nimmt der bodenna.he Wind Ã¼be der Polynja zu und dreht 
in Richtung des geostrophischen Windes (siehe Abb. 7.5). Die stromabwÃ¤rt rechts 
an cler Polynja. vorbeistrÃ¶mend Luft wird in deren Umgebung leicht beschleunigt 
tind noch stÃ¤rke nach links von der geostrophischen Richtung abgelenkt. Die links 
an der Polynja vorbeistrÃ¶mend Luft dreht dagegen in eine Richtung rechts vom 
geostropl~iscl~en Wind (negative U-Komponenten des Windes in 10 m HÃ¶h in Abb. 
7.6 und Abb. 7.7). Die drei betrachteten Luftmassen treffen im Lee der Polynja un- 
mittelbar aufeinander. Dadurch wird die Luft zum Aufsteigen gezwungen. Wie Abb. 
7.8 zeigt, treten dabei betrÃ¤chtlich Vertikalgeschwindigkeiten auf. Gleichzeitig ist 
die horizontale Windgeschwindigkeit in BodennÃ¤h im Lee der Polynja wesentlich 
reduziert. Wie einem Vergleich der Abbildungen 7.3 und 7.4 entnommen werden 
kann, ist diese Reduktion je nach Eiskonzentration in der Umgebung der Polynja 
~~nterschiedlich. C~11er der geschlossenen Eisdecke fÃ¤ll der Betrag der horizontalen 
14~indgeschwindigkeit in 10 m HÃ¶h auf etwa 0.5 m s-I ab, wahrend das Minimum 
bei 80% Eiskonzentration nur etwa 3 m s-I betragt. Diese minimalen Werte werden 
rund lt5 knz bis 25 km stromabwÃ¤rt der Polynja erreicht. Anschlieflend nimmt die 
IIodennahe horizontale Windgeschwindigkeit in StrÃ¶rn~~ngsricht~ln wieder zu. Sie 
liegt aber am A~~sstrÃ¶mran in Ca. 100 km Entfernung von der sÃ¼dliche Grenze der 
PolYnja immer noch unter dem Betrag der ungestÃ¶rte StrÃ¶i~~ungsgeschwindigkei 
nÃ¶rcllic der Polynja. 

Ein xveit,erer, wesentlicher Unterschied der beiden bodenna.hen Windfelder besteht 
darin. da8 sich im Lee der Polynja Ã¼be der geschlossenen Eisdecke ein Wirbel ge- 
I~ildet hat (positive V-Komponente des Windes in 10m HÃ¶h in Abb. 7.71, der Ã¼be 
cler z ~ i  80% mit Meereis bedeckten Ozeanoberflache jedoch nicht vorhanden ist. Die 
Ausbildung dieses Wirbels ist allerdings auf den bodennahen Bereich beschrankt. 
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Abbildung 7.3: Betrag der horizontalen Windgeschwindigkeit in 10 m HÃ¶h bei 80% 
Eiskonzentration in des Umgebung der Polynja. 
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Abbildung 7.4: Betrag der horizontalen Windgeschwindigkeit, in 10 n7 HÃ¶h bei ge- 
schlossenes Eisdecke in des Umgebung des Polynja. 
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Abbildung 7.6: Horizontale Windkomponenten i n  10 m HÃ¶h bei 80% Eiskonzentra- 
t ion i n  d e r  Umgebung  der  Polynja. 

U in ms"' , z = 1 0 m  V in m s " ' ,  z = 1 0 m  
200km 200km 

C 
5 - E 
-3 U 

V 

150km 5 150km 

Å 
3 Â¥ 
.M 

0 . ... 
100km :0 3 100km 

V) V) 

0 > 
0 > 

g? 50km g) 50km 

3 3 
iS '& 
tQ Okm 8 Okm 

Okm 50km 100km 150km Okm 50km 100km 150km 
Entfernung vom westlichen Modellrand Entfernung vom westlichen Modellrand 

Abbildung 7.7: Horizontale Windkomponenten i n  10 m HÃ¶h bei geschlossener Eis- 
decke i n  der  U m g e b u n g  der  Polynja. 
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Abbildung 7.8: Vertikale Verteilung der vertikalen Windkomponente bei 80% Eis- 
konzentration in der Umgebung der Polynja. 

Wie Abb. 7.9 entnommen werden kann, ist das Windfeld bis in etwa 1000 m HÃ¶h 
deutlich von der l'olynja,Å¸l~erstrÃ–mu beeinflufit. Diese Abbildung zeigt vertika- 
le Verteilungen des Betrages der horizontalen Windgeschwindigkeit auf West-Ost- 
Schnitt,en durch die AtmosphÃ¤,r Å¸he dem Zentrum der Polynja und stromabwÃ¤,rt 
in drei verschiedenen Entfernungen (maximal 100 km) von ihrem Mittelpunkt. Ei- 
ne Reduktion der horizontalen Windgeschwindigkeit in1 Lee der Polynja tritt etwa 
bis in eine HÃ¶h von 400 in bis 500 m a,uf. In diesem Bereich kommt es aus Kon- 
tinuitatsgrÅ¸nde zu aufwartsgerichteten Vertikalbewegungen der Luft, so daÂ sich 
clarÅ¸be ein Schlauch maximaler, deutlich Ã¼be dem geostrophiscl~en Wert liegenderj 
horizontaler Windgeschwindigkeiten a,usbildet. Dies ist die StrÃ¶mun der im Lee der 
Polynja zum Aufsteigen gezwungenen Luft. 
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Abbildung 7.9: Vertikale Verteilung des Betrages der horizontalen Windgeschwin- 
digkeit bei 80% Eiskonzentration in der Umgebung der Polynja. 
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Die beschriebenen VerÃ¤nderunge des Windfeldes beruhen hauptsÃ¤chlic auf den 
starken thernlischen GegensÃ¤tze zwischen der Polynja und ihrer Umgebung. 

Wie Abb. 7.10 fÃ¼ den Fall der zu 80% mit Meereis bedeckten OzeanoberflÃ¤ch 
zeigt, stellen sich zwar schon unmittelbar sÃ¼dlic der am EinstrÃ¶mran geschlos- 
senen Eisdecke aufwÃ¤rtsgerichtet turbulente WÃ¤rmeflÃ¼s ein, aber erst bei der 
6berstrÃ¶niun der Polynja wachsen diese abrupt an und erreichen im Fall der fÃ¼hl 
baren WÃ¤rmeflÃ¼s Werte um 600 W m 2  am SÃ¼dran der Polynja. Die bodennahe 
Luft wird iiber der Polynja so stark erwÃ¤rmt daÂ sich im Lee eine Zone stabiler 
thermischer Schichtung in BodennÃ¤h ausbildet, in der abwÃ¤rtsgerichtet fÃ¼hlbar 
WÃ¤rmeflÃ¼s von bis zu -70 W m 2  herrschen. Dieses Gebiet ist allerdings rÃ¤um 
lich eng begrenzt. Aufgrund der im grÃ¶Â§t Teil des Modellgebietes nur zu 80% mit 
Meereis bedeckten OzeanoberflÃ¤ch wird auch die Luft, die nicht die Polynja Ã¼ber 
strÃ¶mt bis zum AusstrÃ¶mran erwÃ¤rmt Dies spiegeln beispielsweise die in sÃ¼dlich 
Richtung abnehmenden aufwÃ¤rtsgerichtete WÃ¤rmeflÃ¼s wieder (siehe Abb. 7.10). 

Wie Abb. 7.11 entnommen werden kann, sind im Fall der geschlossenen Eisdecke 
die turbulenten WÃ¤rmeflÃ¼s sÃ¼dlic der Polynja generell abwÃ¤rtsgerichtet wobei die 
grÃ¶Â§t FlÅ¸ss im Lee der Polynja auftreten. Im Detail zeigt sich in diesem Bereich 
der EinschluÂ einer Zone geringerer BetrÃ¤g des fÃ¼hlbare WÃ¤rmeflusse von zwei 
Zungen hÃ¶here BetrÃ¤ge Die Zone geringerer WÃ¤rmeflÃ¼s korrespondiert mit dem 
Gebiet sehr kleiner horizontaler Windgeschwindigkeiten im Lee der Polynja. Diese 
stark reduzierten Windgeschwindigkeiten schrÃ¤nke also auch den WÃ¤rmeaustausc 
zwischen der AtmosphÃ¤r und der MeereisoberflÃ¤ch merklich ein. 

Aufgrund der starken WÃ¤rmezufÃ¼hru vom Boden aus, entwickelt sich Ã¼be der 
Polynja eine durchmischte Grenzschicht, deren HÃ¶h rasch anwÃ¤chst Wie in den Ab- 
bildungen 7.12 und 7.13 erkennbar ist, entsteht jedoch mit dem Ãœbergan zur eisbe- 
deckten OzeanoberflÃ¤ch sÃ¼dlic der Polynja wieder eine neue interne Grenzschicht1. 
Diese ist im Fall der geschlossenen Eisdecke stabil geschichtet und sehr flach. Im Fall 
der nur zu 80% mit Meereis bedeckten OzeanoberflÃ¤ch ist die Grenzschicht dagegen 
auch sÃ¼dlic der Polynja durchmischt, da eine gewisse WÃ¤rmezufuh vom Boden her 
bestehen bleibt. Sie hat jedoch eine wesentlich geringere HÃ¶h als die Grenzschicht 
Ã¼be der Polynja. 

Aufgrund des horizontal stark inhomogenen Windfeldes gibt es keinen geraden Schnitt durch 
das Modellgebiet auf dem die Grenzschichtentwicklung anhand der potentiellen Temperatur ei- 
nes Luftpakets vom Ein- bis zum AusstrÃ¶me aus dem Modellgebiet verfolgt werden kÃ¶nnte Die 
erlÃ¤uterte wesentlichen Merkmale der Grenzschichtentwicklung kÃ¶nne jedoch auch der vertikalen 
Verteilung der potentiellen Temperatur auf Nord-SÃ¼d-Schnitte durch das Zentrum der Polynja 
entnommen werden. 



7.1. DIE ATMOSPHARISCHE STRÃ–MUN 

BodenwÃ¤rmeflu FÃ in W m"' 
200km , I 

Okm I I I 
l 

Okm 50km 100km 150km 

Entfernung vom westlichen Modellrand 

Abbildung 7.10: Bodennahe turbulente vertikale FlÃ¼ss fÃ¼hlbare WÃ¤rm bei 80% 
Eiskonzentration in der Umgebung der Polynja. 
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Abbildung 7.11: Bodennahe abwÃ¤rtsgerichtet turbulente FlÃ¼ss fÃ¼hlbare WÃ¤rm 
bei geschlossener Eisdecke in der Umgebung der Polynja. 
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Abbildung 7.12: Vertikale Verteilung der potentiellen Teniperdtur bei 80% Eiskon- 
zentration in der Umgebung der Polynja. 
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4bbildung 7.13: Vertilmle Verteilung der potentiellen Temperatur bei geschlossener 
Eisdecke in der Umgebung der Polynja. 
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Meereisdrift in der Umgebung einer Polynja 

Nach einer 3-tÃ¤gige gekoppelten Simulation, bei der die t l~er i i~odynamiscl~e  Ent,- 
wicklung des Meereises verna,chlÃ¤ssig wurde, hat  sich die Eisbedecleuiig im Mo- 
dellgebiet wesentlich veriindert.. Am EinstrÃ¶mra,n (Nordrand) ist eine 50 k m  breite 
Zone entsta,nden, in der die Eiskonzentration 98% bis 100% betrÃ¤gt. u b e r  diesem 
Bereich herrschen in West-Ost.-Richtung nahezu homogene StrÃ¶m~~ngsverl~Ã¤ltniss 

Wie Abb. 7.14 entnommen werden lmnn, existiert weiterhin ein vijlligeisfreies Ge- 
biet, welches der Kern einer Zone von etwa 30 km Durchmesser ist. in der die Eis- 
konzentration unterhalb von 10% liegt. Bezeichnet man dieses Gebiet, wieder als 
Polynja, dann ha,t im Vergleich zum Beginn der Simulation die Ausdehnung der 
Polynja um die HÃ¤lft abgenommen. Ihr Zentrum hat sich um et,wa. 10 k m  nach We- 
sten und um et,wa. 30 km na,ch SÅ¸de verlagert. Die Verlagerung der Polynja sowie 
die VerÃ¤nderun der Eiskonzentrationsverteilung im gesamt,en Modellgebiet kÃ¶nne 
mi t  Hilfe des inhomogenen Windfeldes, dessen Anfangsz~~stancl im vorangegangenen 
Abschnitt beschrieben wurde (siehe Abbildungen 7.3, 7.5 und 7.6), erklÃ¤r werden2. 
Die sich aufgrund des anfÃ¤,ngliche Windfeldes einstellenden Driftgesc11windigkeit.en 
des Meereises sind in Abb. 7.15 fÃ¼ den Zeitpunkt 12 St,unden nach Beginn der 
gelcoppelten Simula,tion dargest,ellt. Die Nord-SÃ¼d-Komponent der Driftgeschwin- 
digkeit ist a m  Nordrancl der Polynja grÃ¶fle als a m  SÃ¼drancl Auflerclem besitzt die 
Driftgeschwindiglceit an1 Ostra,nd der Polynja, eine grÃ¶fler Komponent,e in westliche 
Richtung als a,m Westrand. Die ursprÃ¼nglich Polynja. wird also in1 wesentlicl~en von 
Norden und Osten her mi t  Meereis bedeckt. 

Das Eis nÃ¶rdlic der ursprÃ¼ngliche Polynja hat sich im wesentlichen nur weit,er 
nach SÃ¼de verlagert. 

SÃ¼dlic einer Linie durch das Zentrum der Polynja, a m  Ende cler gekoppelten 
Simula,tion kann die Eisdecke im Modellgebiet in drei Sektoren mit jeweils unter- 
schiedlicher riiumlicher Verteilung der Eislconzentration aufgeteilt werden. Wie Abb. 
7.14 deutlich zeigt, ist sÃ¼dwest,lic der Polynja die Zunahme cler Eislionzentration 
a m  schwa~chsten. Der Bedeclcungsgrad des Meereises liegt in. diesem Sektor generell 
unter dem Anfa,ngswert von 80%. Am sÃ¼dliche und siidÃ¶stliche Rand der I'olynja 
besteht dagegen ein stÃ¤.rkere Gradient der Eiskonzent.ratioi1. Siidlich cler Polynja 
hat  der Bedeclcungsgra,d mi t  bis zu Ã¼be 86% gegeniiber dem Anfangswert von 80% 
zugenommen. Gleichzeitig ist er sÅ¸dÃ¶stlic der Polynja bis zu Werten unter 74% 
gesunken. Die beschriebenen VerÃ¤.nderunge kÃ¶nne a,nhancl des Driftgeschwindig- 
keitsfelcles des Meereises (siehe Abb. 7.15) nachvollzogen werden. Sie re~ult~ieren 
jedoch ursiichlich vor allem aus der Drehung des bodemiahen Windes. sobald die 
LuftstrÃ¶mun den Einfluflbereich der Polynja erreicht. FÅ¸ das Eis am siidwest- 
liehen Rand der Polynja, ergibt sich eine Drift die fast ausschliefllich in siidliche 

2Sowohl die Miichtigkeit als auch die LÃ¤ng der Eisschollen sind im gesamten Modellgebiet 
gleich. Damit wurde der EinfluÃ rÃ¤umlic unterschiedlicher Eisdicken und Scl~ollenlÃ¤~ige auf die 
Bewegung des Meereises ausgeschalt,et. Somit kann annÃ¤hern die direkte Wirkung des inl~omoge- 
neu Windfeldes auf die Eisdrift st,udiert werden. Dabei ist allerdings zu beachten, daÂ die Eisdrift 
nach rechts vom bodennahen Wind abgelenkt ist. 
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Richtung verlÃ¤uft Da sich aus dem Bereich der ursprÃ¼ngliche Polynja kein Eis in 
dieses Gebiet verlagern kann, sinkt die Eiskonzentration sÃ¼dwestlic der ursprÃ¼ng 
lichen Polynja stark ab. Die stromabwÃ¤rt links an der Polynja vorbeistrÃ¶mend 
Luft wird im unmittelbaren Leebereich der Polynja nach rechts vom geostrophi- 
sehen Wind abgelenkt. Damit besitzt dort die Eisdriftgeschwindigkeit eine besonders 
goÂ§ Komponente in westliche Richtung. Damit wird Eis in die Region sÃ¼dlic der 
ursprÃ¼ngliche Polynja verlagert, wodurch in diesem Gebiet die Eiskonzentration 
anwÃ¤chst 

Wie aus den dargestellten Ergebnissen folgt, wurde fÃ¼ die in dieser Arbeit 
gewÃ¤hlt GrÃ¶Â einer Polynja kein Mechanismus der Wechselwirkung zwischen At- 
mosphÃ¤r und meereisbedecktem Ozean gefunden, durch den die ursprÃ¼nglich 
GrÃ¶Â der Polynja erhalten bleibt. Sie verkleinert sich aufgrund unterschiedlicher 
Driftgeschwindigkeiten des Meereises in ihrer Umgebung. 
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Abbildung 7.14: Eiskonzentration am Ende der gekoppelten Simulation. 

Aufgrund der verÃ¤nderte Eisbedeckung im Modellgebiet haben sich Modifikationen 
der atmosphÃ¤rische StrÃ¶mun ergeben. Da jedoch eine Polynja als Hauptmerkmal 
der Eisverteilung weiterhin existiert, weisen auch die StrÃ¶mungsfelde qualitativ im 
wesentlichen die gleichen Charakteristika wie zu Beginn der gekoppelten Simulation 
auf. Dennoch ist der EinfluÂ der Polynja auf die StrÃ¶mun quantitativ deutlich 
schwÃ¤che geworden, da sie nach 3 Tagen Simulationszeit etwa nur noch halb so 
groÂ ist wie am Anfang. Wie Abb. 7.16 zeigt, ist die Reduktion der horizontalen 
Windgeschwindigkeit im Lee der Polynja am Ende der gekoppelten Modellrechnung 
bedeutend geringer als am Anfang. Gleichzeitig hat auch die vertikale Windscherung 
im Lee der Polynja abgenommen (siehe Abb. 7.17). 
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Abbildung 7.16: Betrag der hori~ont~alen Windgeschwindigkeit, in 10m HÃ¶h a m  
Ende der gekoppelten Simulation. 
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Abbildung 7.17: Vertikale Verteilung des Betxages der horizontalen Windgeschwin- 
digkcit an1 Ende der gekoppelten Simulation. 
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uswirkungen des ufrierens einer Polynja 

In diesem Experiment wird das vollstÃ¤ndig dyna,miscl~-tl~eri~~oclynainisclie Meereis- 
modul an das Atn~osphÃ¤.renmodel gekoppelt. Um jedoch ausschlieÂ§lic die Modifi- 
kation cler a~tmosphÃ¤rische StrÃ¶mun durch das Zufrieren der Polyiija studieren zu 
kÃ¶nnen wird die mit  dem Meereismodul berechnete Drift des Meereises in der Umge- 
bung der Polynja (in1 weiteren wieder als altes Eis bezeichnet) kiinstlich unterdriickt. 

Unter den vorgegebenen Bedingungen eines Kaltluft.aus11ruclis Å¸he eine Polynja, 
deren Deckschichttemperatur sich bereits a m  Gefrierpunkt befindet, bildet sich auf 
der offenen WasserflÃ¤ch eine Neneisschicht. Das sich neu bildende Eis kann inner- 
halb der Grenzen der ursprÅ¸ngliche Polynja von ca. 60 k'in Durchmesser groÂ§~-Ã¤ 
mig verdriften. Gleichzeitig verdickt sich die Neueisschicht durch Gefrierprozesse 
a,n ihrer Unterseite. Am Ende der 3-tÃ¤gige gekoppelten Simulation ist clie Polynja 
vollstiindig mit, Meereis bedeckt, wobei aber ein betrÃ¤chtliche Xorcl-SÅ¸d-Gra,dien 
der MÃ¤chtigkei cler Neueisschicht besteht. Wie Abb. 7.18 zeigt. betrÃ¤g clie Eisclicke 
an1 Nordra,nd der ursprÃ¼ngliche Polynja nur rund 5 r m .  arn Siidrand dagegen fast 
50 cm.. Dies resultiert, entsprechend dein bodenna,hen Wiiidfeld. aus der Bewegung 
des Neueises nach SÅ¸clen Am Rand cler schon urspriinglich vorhandenen geschlos- 
senen Eisdecke staut  sich das Eis auf. 

Durch das Zufrieren der offenen WasserflÃ¤ch wird der WÃ¤rmeaustausc zwischen 
dem Ozea,n uncl der AtmosphÃ¤r drastisch eingeschrÃ¤nkt Die im Bereich der ur- 
sprÃ¼ngliche Polynja aufwÃ¤rt gerichteten turbulenten WÃ¤rmefliiss werden mit  
zeitlich und rÃ¤.umlic zunehmender Eisdicke kleiner. Die Ol~erflacl~enteniperatur cler 
Neueisschicht liegt a m  Ende der gekoppelten Simulation arn Nordrand der ursprÃ¼ng 
lichen Polynja bei etwa 260 K und a m  SÃ¼dranc bei rund 250 K.  Der stÃ¤rl<st, Abbau 
des Temperaturkont,ra,stes zwischen der Polynjaol~erflÃ¤~ch uncl cler umgebenden Eis- 
decke findet, jedoch innerha,lb cler ersten 12 Stunden der gekoppelten Modellrechnung 
statt,. 

Auch die schon anfÃ¤nglic vorha,ndene geschlossene Eisclec.ke durchlÃ¤uf eine spezi- 
elle zeit,liche E n t ~ i ~ l i l ~ l ~ g .  Die gravierendsten VerÃ¤nderungen welche im Vergleich 
zu denen der Neueisschicht jedoch gering sind, treten im Lee der ursprÅ¸ngliche 
Polynja auf. Die st,arken a b ~ ~ r t s g e r i c h t e t e n  WÃ¤rnieflÅ¸s in diesem Bereich fiihren 
zu einer merklichen Erh6hung der OberflÃ¤,chentempera,tu (siehe Abb. 7.19). Nach 
12 Stunden Simulationszeit, betrÃ¤g der Unt,erschied in den Ol~erflÃ¤chentempera 
t.uren des alten Eises maximal etwa 6 K. Bis zum Ende der Moclcllrechnung wird 
dieser Unterschied jedoch wieder schwÃ¤.cher da  das dicker werdende Eis auf der ur- 
sprÃ¼ngliche Polynja die ErwÃ¤,rmun der bodennahen Luft bei der ~bers t . rÃ¶mui i  
der Neueisschicht immer weiter einschrÃ¤nkt 
Generell hat  sich die OberflÃ¤chentemperatu des alten Eises im Verlauf der gekoppel- 
ten Siniulation geringfÃ¼gi erhtiht. Dies liegt a,n der wesentlich kleiner vorgegebenen 
Dicke des Eises im Vergleich zu den Untersuchungen in den Abschnit~ten 6.3 bis 6.5. 
Durch den somit wesentlich grofleren konduktiven Warmefluf3 wird die negative lang- 
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wellige Strahlungsbilanz an der EisoberflÃ¤ch ausbalanciert. Es kommt also nicht zu 
einem strahlungsbedingten Absinken der Oberflachentemperaturen. Im Gegenteil, 
die Oberflachentemperaturen steigen sogar leicht an, weil durch die bei dÃ¼nnere 
Eis geringere Albedo ein grÃ¶oere Anteil der Solarstrahlung zur ErwÃ¤rmun der Eis- 
oberflÃ¤che zur VerfÃ¼gun steht. 

Der starke Abbau der urspriinglichen TemperaturgegensÃ¤tz im Modellgebiet zieht 
auch eine deutliche Homogenisierung des Windfeldes, sowohl horizontal als auch 
vertikal, nach sich. Schon in der Anfangsphase der gekoppelten Modellrechnung lÃ¶s 
sich der bodennahe Wirbel im Lee der Polynja auf. Wie Abb. 7.20 zeigt, betrÃ¤g 
das Minimum der horizontalen Windgeschwindigkeit in IQ m HÃ¶h nach 12 Stunden 
nur noch etwa 4 m s l .  Dieser minimale Wert wÃ¤chs innerhalb der verbleibenden 
Simulationszeit kaum noch an, da  die OberflÃ¤chentemperature der Neueisdecke 
irn gleichen Zeitraum wesentlich langsamer abfallen als in der Anfangsphase. Schon 
eine geringe Dicke der Neueisschicht ist also ausreichend, damit sich das Windfeld 
in erheblichem MaÂ§ homogenisiert. 

Abbildung 7.18: Mittlere Eisdicke in der ursprÃ¼ngliche Polynja an1 Ende der ge- 
koppelten Simulation. 
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Abbildung 7.19: Mittlere OberflÃ¤chentemperatu nach 12 Stunden und am Ende der 
gekoppelten Simulation. 
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Abbildung 7.20: Betrag der horizontalen Windgeschwindigkeit in 10 m HÃ¶h nach 
12 Stunden und am Ende der gekoppelten Simulation. 



I111 Rahmen dieser Arbeit wurde ein gekoppeltes AtmosphÃ¤re-Meereis-Model ent- 
wickelt. welches unabhÃ¤ngi von einer ga,nz speziellen Region zum St,udiuni inesoska- 
liger \Vecliselwirkungsprozesse zwischen AtlnosphÃ¤r und meereisbeclecktein Ozean 
eingesetzt werden kann. In ersten Experimenten wurde die qualitative Ubereinstim- 
mung modellierter Ergebnisse mit  Beoba,chtungen gezeigt. 

Der erste Schwerpunkt der Arbeit la,g auf der BerÅ¸cksichtigun spezifischer Ober- 
flÃ¤clxerieigenschafte des meereisbedec,kten Ozeans bei der Bestimmung der boden- 
nahen turbulenten FlÅ¸ss irn Atmosph5renmodell METRAS. Insbesondere wurde 
in das FluÂ§mit.telungsverfahre nach dem VermischungshÃ¶henkonzep ein Ansa,tz 
zur Berechnung des Formwidersta~nds des Meereises aufgenommen. Dazu wurde der 
Ansat,z von Hanssen-Bauer und Gjessing [I9881 so erweitert,. daÂ auch nichtneu- 
tra,le t,hermische Schicht,ungen in der Bodenschicht bei der Berechnung des Form- 
widerstands berÅ¸cksic11tigt werden kÃ¶nnen Anhand eines Vergleichs zwischen aus 
Messungen und aus Modellergebnissen z~bgeleiteten Transferkoeffizienten fÅ  ̧ Impuls 
und fÅ¸hlbar WÃ¤rm wurde gezeigt, daÂ das so modifizierte F'luÂ§mit,telungsverfahre 
die turbulenten Transporte in der Bodenschicht, Å¸he dem meereisbecleckten Ozean 
realitÃ¤tsna beschreibt. ZusÃ¤tzlic wurden ausschlieÂ§lic auf das Meereis und aus- 
schlieÃŸlic auf die offenen WasserflÃ¤che bezogene Tra,nsferlcoeffizient,en bestimmt,  
die z.B. in Meereis- oder Ozeanmodellen angewendet werden kÃ¶nnen 

Den zweiten Schwerpunkt der Arbeit bildete die Entwicklung des gekoppelten At- 
mosphÃ¤re-Meereis-Modells Dieses zeichnet sich im Vergleich zu anderen in Polarge- 
bieten angewandten mehrdimensionalen Modellen durch eine deta,illiertere BerÃ¼ck 
sicht,igung von Prozessen aus, die im  Zusa,mmenhang mit  einer hohen rÃ¤umliche 
und zeitlichen Vxiabil i tÃ¤ der Meereisbedeckung auf dem Ozean auftreten. Das 
clynamiscli-tl~ern~odynan~iscl~e Meereismodul fÃ¼ das mesoskalige Atn~osphÃ¤renmo 
clell METRAS wurde ausgehend von einem groÂ§skalige dynamischen und einem 
eindimensionalen thermodynamiscl~en Meereismodell erst,ellt,. Der Anwendungsbe- 
reich des gekoppelten Modells liegt auf einer rÃ¤~umlichei Skala von bis zu 300 km 
uncl einer zeitlichen Skala von bis zu einer Woche. 

I111 Vergleich zu anderen mehrdimensionalen Meereisinodellen werden sowohl Pro- 
zesse im Meereis als auch Wechselwirkungen zwischen dem Meereis und der at- 
mosphÃ¤.rische sowie der ozeanischen Grenzschicht deta,illierter erfaÂ§t Da,s Meer- 
eismoclul besitzt mehrere Eisdickenklassen, mi t  denen insbesondere die zeitliche 



Ent,wicklung von NeueisflÃ¤clie und deren EinfluÂ auf den WÃ¤rmeaustausc zwi- 
schen Ozean und At,~nosphÃ¤r gut wiedergegeben werden kÃ¶nnen Das Meereis wird 
vertikal in mehrere Schichten a,ufgelÃ¶st wodurch der EinfluÂ nichtlinearer Ten~pera -  
t,urprofile auf den WÃ¤,rmetransfe zwischen Ozean und At2mosphiire modelliert wer- 
den ka,nn. Dies ermÃ¶glich beispielsweise auch die Erfassung von WÃ¤rinespeicher 
effekten im Meereis. Weiterhin wird die tl~erinoclyna~miscli bedingte VerÃ¤nderun 
der Eislconzentra.tion na,ch einem Schema bestimmt, welches laterale Schmelzpro- 
zesse und das Zufrieren offener WasserflÃ¤,che explizit behandelt. Der horizontale 
Transport des Meereises wird mit. einem Advektionsverfa.hren berechnet,, welches in1 
Vergleich zu den in groÂ§skalige Modellen verwendeten Algorithmen eine geringere 
numerische Diffusion &ufweist. SchlieÂ§lic zeichnet sich das mesoskalige Meereismo- 
du1 auch durch eine Pararnet,risierung des Formwiderstands des Meereises im Ozean 
aus. wodurch clie am Meereis a,ngreifende ozeanische Schnbspannung realitÃ¤tsna,he 
bestimmt werden kann. 

Der letzte Schwerpunkt der Arbeit besta,nd in ersten Anwendungen des gekoppel- 
ten Modells in der arktischen Eisrandzone und in1 Bereich einer groÂ§flÃ¤~chig Po- 
lynja,. Diese Experiment,e wurden ha,uptsÃ¤.chlic fÃ¼ die im Winter hÃ¤,ufi auftre- 
tenden Ka~l t luf ta~~sbrÅ¸cl~  aus der Arktis durchgefiihrt. Dabei wird die bodennahe 
LuftstrÃ¶mun Å¸be der Eisrandzone aufgrund intensiver turbulent,er Durchrnischung 
beschleunigt,. Es wurde gezeigt, daÂ dies jedoch nicht unmit,telbar zu einer stroin- 
abwÃ¤,rt, ansteigenden Driftgeschwindigkeit des Meereises fiihren muÂ§ da  die Drift 
bei mittelgrooen Eis1ionzentsat.ione11 erheblich durch den Formwiderstand des Meer- 
eises in1 Ozean beeinfluÂ§ wird. So kÃ¶nne in Eisrandzonen mit rÃ¤umlic stark un- 
terschiedlichen Eisdicken und Eislionzentrationen bet,riichtliclie Veriinderungen der 
rÃ¤,umliche Verteilung des Meereises auftreten. KÅ¸hl sich bei einem Kaltluftaus- 
hruch die ozeanische Deckschicht bis auf ihren Gefrierpunkt ab. dann bildet. sich 
Neueis a,uf den offenen WasserflÃ¤,chen Wie sich ergab, sinkt die OberflÃ¤chent~empe 
ra,tur des Neueises schon innerha~lb weniger Stunden so weit ab. daÂ die WÃ¤rmezu 
fuhr vom Ozea,n an  die AtmosphÃ¤r erheblich eingeschrÃ¤nkt ist. Eine hochreichende 
durchmischte Grenzschicht kann sich erst beim h e r g a n g  zum vÃ¶lli eisfreien Oze- 
a,n ausbilden. Wird das Meereis in den Bereich von Wasseri~~iassenfrontei~, die den 
Gbergang zu hÃ¶here ozea~nischen Declcscl1ichttempera.t.uren markieren, advehiert. 
da,nn setzt ein Abschmelzen des Meereises ein. Dabei sind die vom Meereismodul 
berechnet,en Schinelzrat~en konsistent mit gemessenen Werten. 'Weiterhin wurde ge- 
zeigt, daÂ eine Polynja die at,mosphÃ¤rische StrÃ¶inungsfeldc stark beeinfluÂ§t, Es 
stellt,en sich erheblich reduzierte I~odennahe Windgeschwindigl<siten im Lee der Po- 
lynja ein. In diesem Bereich konnte sogar die Bildung eines Wirbels in BodennÃ¤h 
registriert werden. Dennoch wurde kein Meclia,nismus der Wechselwirkung zwiscl~en 
AtmosphÃ¤r und meereisbeclecktem Ozean gefunden, durch den clie urspriingliche 
GrÃ¶Â der Polynja erhalten geblieben wÃ¤re Sie verkleinerte sich aufgrund unter- 
schiedlicher Driftgeschwindigkeiten des Meereises in ihrer L'mgsbung. Friert die Po- 
lynja zu, da,nn ist schon eine geringe Dicke der Neueisschicht ausreichend. damit, sich 
das Windfeld in erheblichem MaÂ§ homogenisiert,. 
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Ein detaillierter Vergleich der gewonnenen Modellergebnisse mit gemessenen Daten 
war nur sehr eingeschrÃ¤nk mÃ¶glich da sich Feldmessungen bisher auf die Erfassung 
einiger weniger Prozesse in der AtmosphÃ¤re im Meereis oder im Ozean konzen- 
triert haben. ZukÃ¼nfti sollte eine enge Verbindung zwischen der Anwendung und 
Weit~erentwicklung gekoppelter Modelle einerseits und Feldmessungen andererseits 
angest,rebt werden. Modellexperimente kÃ¶nne wichtige Hinweise auf bestehende 
Wecllselwirl~ungsniechanismen im System Ozea,n-Meereis-AtmosphÃ¤r geben, die in 
MeÂ§kampa.gne gezielt untersucht werden kÃ¶nnten DarÃ¼be hinaus sollten Messun- 
gen selbst~verstÃ¤ndlic auch weiterhin zur Verbesserung von Modellparametrisierun- 
geil benutzt werden. 

Eine Weit,erentwicklung des vorgestellten gekoppelten AtmosphÃ¤re-Meereis-Modell 
ist insbesondere in drei Richtungen denkbar. So wurde schon mit der groben Para- 
metrisierung der Strahl~ngsbi l~nz an der MeereisoberflÃ¤ch deutlich, daÂ die Strah- 
lungsfltisse einen bedeutenden EinfluÂ auf die Abkuhlung oder ErwÃ¤,rmun des Meer- 
eises und somit auf seine Massenbilanz haben. Um die Wechselwirkungsprozesse zwi- 
schen dem Meereis und der AtmosphÃ¤r noch genauer beschreiben zu  kÃ¶nnen ist die 
Integration eines Strahlungs-, Wolken- und Niederschlagsmoduls in das gekoppelte 
Modell sinnvoll. Uni den starken Einflufl der ozeanischen StrÃ¶mun auf die Driftge- 
schwindigkeit und die Massenbilanz des Meereises realistischer zu erfassen, mÃ¼fit 
das Modellsystem um ein Ozeanmodul erweitert werden. SchlieÂ§lic wÃ¤r auch ein 
zeitlich variabler groflskaliger Antrieb des AtmosphÃ¤renmodell an seinen R%ndern 
~Å¸nschenswert 
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ymbolverzeichnis 

E s  werden nur  wichtige oder  in mehreren Abschnit ten der Arbei t  verwende1,e Sym-  
bole aufgefÃ¼hrt, alle anderen Symbole sind a,n der  Stelle ihres A ~ f t ~ r e t e n s  er l i iuter t .  

Lateinische Buchstaben 

Gesamtbedeckungsgrad des Meereises. Eiskonzentration 
Eiskonzentration in einer Eisdickenklasse 
Woll~ei11~edecl~uiigsgra,d 
Widersta.ndsl<oeffizient; Scl~ubspa.imungsl~oeffizient.; Tramferkoef- 
fizient fiir Impuls 
auf den geost.rophischen Ozeanstrom bezogener Schubspa.nnungs- 
koeffizient fÃ¼ das Meereis 
auf den geostropliischen Ozeanstrom bezogener Scl~ubspannungs- 
koeffizient fÃ¼ das Meereis, der dessen OberflÃ¤chewiderstan an 
der Eisunterseite charakterisiert 
a,uf neutrale Schichtung und 10 m HÃ¶h bezogener Widerstands- 
koeffizient; mittlerer auf neutrale Schichtung und \0m HÃ¶h be- 
zogener Widersta~ndskoeffizient fÃ¼ die Meereis-Wa,sser-Oberflzche 
effektiver mittlerer a,uf neutrale Schichtung und 10 717, HÃ¶h bezo- 
gene? Widerstandskoeffizient fÃ¼ die Meereis-Wasser-OberflÃ¤ch 
gewichteter mittlerer auf neutrale Schichtung und 10 m HÃ¶h be- 
zogener Widersta,ndskoeffizient fiir die Meereis-Wasser-OberflÃ¤ch 
auf neutrale Schichtung und 10 m HÃ¶h bezogener Widerstands- 
koeffizient fÃ¼ das Meereis 
Wii.rmetransferkoeffizient (Transferkoeffizient fiir fÃ¼hlbar 
WÃ¤rme 
auf den geostrophischen Ozeanstrom bezogener WÃ¤rmetransferko 
effizient fiir das Meereis 
auf neutrale Schichtung und 10 m HÃ¶h bezogener WÃ¤,rmetra,nsfer 
<oeffizient; mittlerer auf neutrale Schichtung und 10 m HÃ¶h bezo- 
gener WÃ¤rmetra,i~ferkoeffiziei~ fÃ¼ die Meereis-Wasser-OberflÃ¤ch 
effektiver mittlerer auf neutrale Schichtung und IQ m HÃ¶h bezo- 
gener Wiirmetransferkoeffizient fÃ¼ die Meereis-Wasser-OberflÃ¤ch 
gewichteter mittlerer auf neutrale Schichtung und 10 112 H6he bezo- 
gener WÃ¤rmetra.nsferkoeffizien fÃ¼ die Meereis- Wasser-Oberfl2.che 
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auf neutrale Schichtung und 10 m HÃ¶h bezogener WÃ¤rmetrans 
ferkoeffizient fÃ¼ das Meereis 
spezifische WÃ¤,rmekapazitÃ der Luft bei konsta,nt.em Druck 
spezifische Wa.rmekapazita.t des Meerwassers bei konst,a,nt,em 
Druck 
Transferkoeffizient fÃ¼ latente Warme 
spezifische WÃ¤,rmekapa,zitÃ der Luft bei konstantem Volumen 
l3xzentrizita.t der elliptischen Bruchkurve 
atmosphÃ¤rische Dampfdruck in 2 777. HÃ¶h 
Coriolisparameter 
konduktiver WÃ¤rmeflu an der Oberseite des Meereises 
konduktiver WÃ¤rmeflu an der Unterseite des Meereises 
Betrag des Formwiderstands des Meereises in der AtmosphÃ¤r 
Betrag des Formwiderstands des Meereises im Ozean 
turbulenter vertikaler FluÂ latenter WÃ¤.rme mittlerer turbulen- 
ter vertikaler FluÂ latenter Wa,rme Ã¼be der Meereis-Wasser- 
OberflÃ¤,ch 
turbulenter vertikaler FluÂ latenter WÃ¤.rm Ã¼be ( a n )  der Meereis- 
oberfla~che 
turbulenter vertikaler FluÂ latenter WÃ¤rm iiber ( a n )  der Wasser- 
oberflÃ¤ch 
turbulenter vertikaler ImpulsfluÂ§ mittlerer turbulenter vertikaler 
Impulsflufi Ã¼be der Meereis-Wasser-OberflÃ¤ch 
turbulenter vertikaler ImpulsfluÂ Ã¼be (a,n) der MeereisoberflÃ¤.ch 
WÃ¤,rmeflu aus dem tiefen Ozean 
turbulenter vertikaler FluÂ fÃ¼hlbare Wa.rrne: mittlerer turbulen- 
ter vertikaler FluÂ fÃ¼hlbare WÃ¤rm Ã¼be der Meereis-Wasser- 
OberflÃ¤ch 
turbulenter fÃ¼hlbare ozeanischer WÃ¤rmeflu an der Unterseite des 
Eises 
turbulenter vertikaler FluÂ fÃ¼hlbare WÃ¤rm iiber ( a n )  der Meer- 
eisoberfla~che 
turbulenter vertikaler FluÂ fÃ¼hlba,re Wa,rme iiber (an)  der Was- 
seroberflÃ¤.ch 
Erdbeschleunigung 
Meereisvolumen pro EinheitsflÃ¤ch 
mittlere Dicke des Meereises 
MÃ¤,chtigkei der Wolkenschicht 
mittlerer Tiefgang in einer Eisdickenklasse (auf den Index icl wird 
hÃ¤ufi verzichtet) 
mittleres Freibord des Meereises 
mittleres Freibord in einer Eisdickenklasse (auf den Index ic.1 wird 
hÃ¤ufi verzichtet) 
mittlere Eisdicke 
mittlere Eisdicke in einer Eisdickenklasse (auf den Index Â¥ic wird 
hÃ¤ufi verzichtet) 



MÃ¤chtigkei der ozea~nischen Deckschicht. 
dynamische HÃ¶h der Ozeanoberflache 
h d e r u n g  der Schnee- und der Eisdicke durch Flutung des 
Meereises 
mitt,lere Scl~neediclce in einer Eisdickenklasse (auf den Index icl 
wird hÃ¤ufi verzichtet) 
in da,s Eis eindringende kurzwellige Strahlung (festgelegt durch 
den Parameter io) 
Anteil der an der WasseroberflÃ¤ch nicht reflektierten Solarstrah- 
lung. die durch die Wasserschicht bis zum Tiefgang des Meereises 
t,ransmittiert wird 
Cl~arnock-Konsta,nte 
Extinlit.ionskoeffizient der Wolken 
Kraft durch interne Spannungen im Eis 
turbulente vertikale Diffusionskoeffizienten fÃ¼ WÃ¤rme I n ~ p u l s  
und Feuchte 
Absorptionsl<oeffizient des Eises 
WÃ¤rmeleitfÃ¤.lxigke des Schnees und des Eises 
WarmeleitfÃ¤higlcei reinen, salzfreien Eises 
Vermiscl~ungsl~Ã¶l~ 
MischungsweglÃ¤ng fiir neutrale Scl~ichtung 
spezifische latente VerdampfungswÃ¤rm 
Monin-Obukhov- La,nge 
llorizontale Skala der Raul~igkeitsÃ¤ndeninge 
mittlere Schollenliinge 
mittlere Scl~ollenlange in einer Eisdickenklasse ( m f  den Index icl 
wird hÃ¤ufi verzichtet) 
mittlerer Sclxollenabstand 
mittlerer Schollenabsta,nd in einer Eisdicl<enl<lasse (auf den Index 
icl wird hÃ¤ufi verzichtet) 
Nettoflufl langwelliger Strahlung an der Meereis- und a,n der Was- 
seroberflache 
abwÃ¤rtsgericht,et langwellige Strahlung 
a.ufwÃ¤.rtsgeric11tet la,ngwellige Strahlung 
groflskaliger Anteil der mittleren Masse der Luft 
Masse des Meereises pro Einl~ei tsf l~che 
vert,ikal gemittelte laterale Schmelzra,te an den SeitenflÃ¤che der 
Eisschollen 
Luftdruck 
Eis1xÃ¤.rt 
groflskaliger Anteil des mittleren Luft,druckes 
mesoskalige Anteile des mittleren Luftdruckes 
Referenzdruck 
EishÃ¤,rt im idealplastischen Fall 
Prandtl-Zahl 
mesoskaliger Anteil des mittleren Luftdruckes 
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spezifische Feuchte 
groflskaliger Anteil der mittleren spezifischen Feuchte 
spezifische Feuchte an der ErdoberflÃ¤che mittlere spezifische 
Feuchte a,n der Meereis-Wasser-OberflÃ¤ch 
mittlere spezifische Feuchte 
Abweichung von der mittleren spezifischen Feuchte 
mesoskaliger Anteil der mittleren spezifischen Feuchte 
SkalengrÃ¶fl fÃ¼ die spezifische Feuchte; mittlere Skalengrofie fÃ¼ 
die spezifische Feuchte Ã¼be der Meereis-Wasser-OberflÃ¤ch 
SkalengrÃ¶fl fÃ¼ die spezifische Feuchte Ã¼be den Meereisober- 
flÃ¤,che 
SkalengrÃ¶fl fÃ¼ die spezifische Feuchte Ã¼be den Wasserober- 
flÃ¤che 
zeitliche Ã„nderun der Eiskonzentration durch die Entstehung of- 
fener WasserflÃ¤che aufgrund von Scherdeformation 
molekulare Reibungskraft 
Gaskonstante trockener Luft 
Richardson-Za.hl 
spezielle Gaskonstante trockener Luft. ( j  = 0 )  und Wasserdampf 

U = 1) 
Salzgehaltsverteilung im Eis 
zeitliche Ã„nderun der Eiskonzentration durch Gefrier- und 
SchmelzvorgÃ¤ng (im groflska.ligen Meereismodell) 
Schmidt- Zahl 
Betrag des OberflÃ¤chenwiderstand des Meereises in der At- 
mosphÃ¤r 
Betrag des Oberflachenwiderstands des Meereises im Ozean 
Wachstun~srate des Meereisvolumens pro EinheitsflÃ¤.ch durch 
Gefrier- und SchmelzvorgÃ¤ng (im groflskaligen Meereismodell) 
Nettoflufl kurzwelliger Strahlung a n  der Meereis- und an der Was- 
seroberflÃ¤ch 
Globalstrahlung 
Quellen und Senken der skalaren a,tmospl~Ã¤rische Groflen 
Zeit 
ZeitSchritt 
Lufttemperatur 
Temperatur a,n der Unterseite des Eises 
Wolkenunterseitentemperatur 
Gefrierpunktstemperatur des Meerwassers 
mittleres Temperaturprofi.1 im Meereis einer Eisdickenklasse 
Schmelztemperatur des Schnees und des Eises 
mittleres Temperaturprofil im Schnee und im Eis einer Eisdicken- 
klasse (auf den Index icl wird hÃ¤ufi verzichtet) 
OberilÃ¤chentemperatu des Schnees, des Eises und des Ozea,ns 
Temperatur der ozea,nischen Deckschicht. 
dreidimensionaler Windgescl~windigkeitsvelitor 
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mittlere Windgescl~windigkeitskomponenten 
Abweichungen von den mittleren 
Windgescl~windigkeitskomponenten 
gcostropl~iscl~er Windgeschwindigkeitsvektor 
Geschwindigkeitsvektor des geostrophischen Ozeanstromes 
horizontaler Windgeschwindigkeitsvektor 
Betrag der horizontalen Windgeschwindigkeit, 
Driftgeschwindigkeitsvektor des Meereises 
Schubspannungsgeschwindigkeit; mittlere Scl~ubspan~~ungsge-  
schwindigkeit Ã¼be der Meereis-Wasser-OberflÃ¤ch 
Schubspannimgsgeschwindigkeit Ã¼be der MeereisoberflÃ¤ch 
Anteil der Schubspannungsgeschwindigkeit Ã¼be der Meereisober- 
flÃ¤che verursa,cht durch den Formwiderstand des Meereises 
Anteil der Schubspa~n~~~~ngsgescl~wincligkeit Ã¼be der Meereisober- 
flÃ¤,che verursacht durch den OberflÃ¤chenwiderstan des Meereises 
Schubspannungsgeschwindigkeit unter dem Eis fÃ¼ die Relativbe- 
wegung gegenÃ¼be dem geostrophischen Ozeanstrom 
Schubspannungsgeschwindigkeit Ã¼be der WasseroberflÃ¤ch 
spezifisches Volumen trockener Luft ( j  = 0) 
und Wasserdampf ( j  = 1) 
charakteristische Vertikalgeschwindigkeit 
horizontale Gitterweiten 
kartesische Koordinaten 
vertikale Git.terweite 
R.auhigkeitslÃ¤nge fÃ¼ Impuls, Temperatur und Feuchte; mittle- 
re RauhigkeitslÃ¤nge fÃ¼ In-~puls, Temperatur und Feuchte der 
Meereis- Wasser-OberflÃ¤ch 
effektive RauhigkeitslÃ¤ng fÃ¼ Impuls im Ra,hmen des Vermi- 
schungsl~Ã¶I~enkoi~zepte 
Raul~igkeitsl~ngen fÃ¼ Impuls, Temperatur und Feuchte der Meer- 
eisoberflÃ¤ch 
RauhigkeitslÃ¤.ng fÃ¼ Impuls der Eisunterseite 
Ra,uhigkeitsla,nge fÃ¼ Impuls der WasseroberflÃ¤ch bzgl. der ozea- 
nischen StrÃ¶mun 
RauhigkeitslÃ¤nge fÃ¼ Impuls, Temperatur und Feuchte der Was- 
seroberflÃ¤ch 
HÃ¶h der konvektiven Grenzschicht 
Obergrenze der Prandtl-Schicht und gleichzeitig HÃ¶h des ersten 
Recl~enniveaus des Atmospharenmodells METRAS iiber der Erd- 
oberflÃ¤ch 
HÃ¶h des Oberrandes des Atmospharenmodells METRAS 
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Griechische Buchstaben 

OberflÃ¤chenalbed des Schnees, des Eises und des Wassers 
vom lokalen Gradienten unabhÃ¤ngige Anteil des turbulenten 
WÃ¤rmetransporte 
Tensor der Deformationsraten 
atmosphÃ¤rische Emissionsvern~Ã¶ge 
EniissionsvermÃ¶ge der Wolken 
En~i~sionsvermogen des Schnees, des Eises und des Wassers 
ViskositÃ¤ fÃ¼ Volumenkompression 
ViskositÃ¤ fÃ¼ Scherdeformation 
potentielle Temperatur der Luft 
groflskaliger Anteil der mittleren potentiellen Temperatur 
konvektive Tempera~turskalengrÃ¶fl 
potentielle Temperatur an der ErdoberflÃ¤che mittlere potentielle 
Temperatur der Meereis-Wasser-0berflÃ¤.ch 
vertikal Ã¼be die gesamte Prandtl-Schicht gemittelte potent,ielle 
Temperatur 
mittlere potentielle Temperatur 
Abweichung von der mittleren potentiellen Temperat,ur 
mesosl~a.liger Anteil der mittleren potentiellen Temperatur 
SkalengrÃ¶fl fÃ¼ die potentielle Temperatur: mittlere Skalen- 
grofle fÃ¼ die potentielle Temperatur iiber der Meereis-Wasser- 
OberflÃ¤,ch 
Skalengrtjfle fÃ¼ die potentielle Tempemtur iiber der Meereisober- 
flÃ¤ch 
SkalengrÃ¶fl fÃ¼ die potentielle Temperatur iiber der Wasserober- 
flÃ¤ch 
Zenitdistanzwinkel der Sonne 
von Karman-Konstante 
maximale MischungsweglÃ¤ng fÃ¼ neutrale Schichtung 
kinematische ViskositÃ¤t der Luft 
Dicht,e der Luft 
groflskaliger Anteil der mittleren Dichte der Luft, 
volumetrische WÃ¤,rmekapazitÃ des Schnees, des Eises und des 
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