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So viel ist nur gewiß, daß diese den Südpol umgebende Landmasse der unwirtlich-
ste und ungastlichste Kontinent der Erde ist. Keine wärmere Str̈omung aus mittleren
Breiten erreicht ihn. Unter einer m̈achtigen Inlandeiskappe begraben, ist er der Ur-
sprunsgort einer Vergletscherung von gewaltigster Ausdehung, deren Fuß sich weit in
das umgebende Meer vorstreckt. Die von der Eiskappe ausgehende Kälte wird von dem
Meere aufgenommen, ohne es in den mittleren Breiten besonders stark abzukühlen. Die
Ann̈aherung an den S̈udpolarkontinent ist durch die davorgelagerte Eisplatte ungemein
schwierig. Das verscheucht aber heute die Forschung nicht mehr, die sich darum müht,
neue Probleme zu entschleiern.

(Haenicke, 1926)



Zusammenfassung

Im Rahmen derBremerhaven Regional Ice Ocean Simulations(BRIOS) wurde ein
gekoppeltes Meereis-Ozean-Modell f¨ur das S¨udpolarmeer entwickelt. Das ,,BRIOS-
2” genannte Modell ist aus demS-Coordinate Primitive Equation Model(SPEM)
und einem dynamisch-thermodynamischen Meereismodell aufgebaut. Es wird auf ei-
nem zirkumpolaren Gitter betrieben, dessen Aufl¨osung auf das Weddellmeer und seine
Umgebung fokussiert ist. Das Modellgebiet schließt die großen antarktischen Schelf-
eisgebiete ein; die Schelfeis-Ozean-Wechselwirkung wird durch die thermodynami-
sche Komponente des Meereismodells beschrieben. Numerische Simulationen werden
mit Daten aus demHydrographic Atlas of the Southern Oceaninitialisiert und mit
sechsst¨undigen Daten aus der Reanalyse des Europ¨aischen Zentrums f¨ur mittelfristige
Wettervorhersage (ECMWF) angetrieben.

Das Modell wird anhand der Wassermassenstruktur und des vertikal integrierten
Transports sowie der Eiskonzentration, der Eisdicke und der Eisdrift validiert und zeigt
quantitativ gute bis sehr gutëUbereinstimmung mit Beobachtungsdaten. Untersuchun-
gen der Eis-Ozean-Wechselwirkungen auf dem Kontinentalschelf im s¨udwestlichen
Weddellmeer zeigen eine enge Korrelation zwischen Fluktuationen des atmosph¨ari-
schen Antriebs und der Variabilit¨at der Meereisbildung. Anomalien des nordw¨artigen
Windschubs im inneren Weddellmeer sind konsistent mit der Phase der Antarktischen
Zirkumpolarwelle (ACW). Positive Anomalien des nordw¨artigen Windschubs verursa-
chen positive Anomalien des Eisexports im selben und der Eisproduktion im folgenden
Jahr und sind mit der Produktion von salzreichem Schelfwasser verkn¨upft. Unter dem
Einfluß einer wechselnden Dichteverteilung vor der Schelfeiskante kann sich die Zirku-
lation unter dem Filchner-Ronne-Schelfeis innerhalb von drei Jahren umkehren, wobei
mit jedem der beiden Extrema typische Verteilungen von Anfrier- und Schmelzgebie-
ten verbunden sind. Signale der zwischenj¨ahrlichen Variabilität der Atmosph¨are wer-
den so in den tiefen Ozean und in die Kavernen unter dem Filchner-Ronne-Schelfeis
getragen.

Der Weddellwirbel weist in der Simulation eine Doppelzellenstruktur auf, die durch
die Umströmung von Maud Rise und Astrid Ridge verursacht wird. Die Um- undÜber-
strömung der Erhebungen im ¨ostlichen Weddellmeer erzeugt Anomalien des vertikalen
Wärmeflusses, die aber nur lokalen Einfluß auf die Meereisverteilung haben. Die sog.
,,Frühjahrspolynja” in der Umgebung von Maud Rise stellt sich als windinduziertes
Phänomen dar, das unabh¨angig von der regionalen Topographie ist. Tiefenkonvektion
in dieser Region l¨aßt sich durch Ver¨anderungen der S¨ußwasserbilanz an der Ozeano-
berfläche ausl¨osen und ist nicht an die Existenz von Maud Rise gebunden.



Abstract

In the framework of theBremerhaven Regional Ice Ocean Simulations(BRIOS) a cou-
pled sea ice-ocean model of the Southern Ocean was developed. The model is called
“BRIOS-2” and is based on theS-Coordinate Primitive Equation Model(SPEM) and a
dynamic-thermodynamic sea ice-model. The model is run on a circumpolar grid which
is focussed on the Weddell Sea. It includes the Antarctic ice shelves; shelf ice-ocean
interaction is described by the sea ice-model’s thermodynamic component. Numeri-
cal simulations are initalized using data from theHydrographic Atlas of the Southern
Oceanand forced with 6-hourly data of the ECMWF-reanalysis.

The model is validated against observations of water mass structure and vertically
integrated transport as well as sea ice extent, thickness and drift. Quantitatively, a good
agreement with observations is achieved. Investigations of sea ice-ocean interaction
on the continental shelf in the southwestern Weddell Sea feature a strong correlation
between fluctuations of atmospheric forcing and the variability of sea ice formation.
Anomalies of meridional wind stress in the inner Weddell Sea are consistent with the
phase of the Antarctic Circumpolar Wave (ACW). Positive anomalies of northward
wind stress cause an increase of sea ice export in the same and of sea ice formation
in the following year leading to an increased production of High Salinity Shelf Water.
Driven by a varying density distribution over the continental shelf, the circulation in
the Filchner-Ronne ice shelf cavity fluctuates between two modes, each of which fea-
tures a characteristic distribution of basal freezing and melting regions. Thus, signals
of interannual atmospheric variability propagate into the deep ocean and the sub-ice
shelf cavities.

The simulated Weddell Gyre features a pronounced double cell structure which
is caused by the topographic effects of Maud Rise and Astrid Ridge. Flow around
and across these elevations causes anomalies of vertical heat flux which affect the sea
ice distribution only locally. The spring polynya in the region of Maud Rise appears
as a wind-induced phenomenon which is not affected by regional topography. Deep
convection in this region may be caused by modifications of the surface fresh water
balance and does not depend on the existence of Maud Rise.
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2.4.1 Wärmefluß . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 30

2.4.2 Salzfluß .. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 32

2.4.3 Austausch von Impuls . . . .. . . . . . . . . . . . . . . . . 33

2.5 Realisierung als Weddellmeer-Modell . . . . . . . . . . . . . . . . . 34

2.5.1 Modellgebiet . .. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 34

2.5.2 Anfangsbedingungen . . . . .. . . . . . . . . . . . . . . . . 36

2.5.3 Randbedingungen und Antrieb. . . . . . . . . . . . . . . . . 36

2.5.4 Zeitschrittverfahren . . . . . .. . . . . . . . . . . . . . . . . 39

1



INHALTSVERZEICHNIS 2

3 Validierung des Referenzexperiments 42

3.1 Wassermassen im Weddellmeer . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 42

3.2 Struktur des Weddellwirbels . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 44

3.3 Meereis . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 48

3.3.1 Jahresgang der Meereisbedeckung . . . . .. . . . . . . . . . 48

3.3.2 Eisdicke .. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 52

3.3.3 Meereisdrift . . .. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 56

4 Komponenten des S¨ußwasserhaushalts 59

4.1 Meereis . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 59

4.1.1 Gefrieren und Schmelzen von Meereis . . .. . . . . . . . . . 59
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4.3 Die Süßwasserbilanz des inneren Weddellmeeres . . . . . . . . . . . 85

5 Einfluß der Bodentopographie 88

5.1 Bodentopographie des ¨ostlichen Weddellmeeres . .. . . . . . . . . . 88

5.2 Ursachen und Auswirkungen der Doppelstruktur .. . . . . . . . . . 92

5.3 Regionale Zirkulation und Meereisverteilung . . . . . . . . . . . . . 98

5.4 Frühjahrspolynja . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 102

5.5 Bemerkungen zur Weddell-Polynja . .. . . . . . . . . . . . . . . . . 105



INHALTSVERZEICHNIS 3

6 Fazit und Ausblick 107

Danksagung 112

A Vertikale Aufl ösung 113
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Kapitel 1

Einf ührung

Man schreibt das Jahr 1822, als ein gewisser James Weddell, Kapit¨an a. D. der engli-
schen Navy, mit zwei Schiffen England verl¨aßt, um s¨udlich des 60. Breitengrades in
Gewässer vorzudringen, die vorher noch kein Schiff durchkreuzt hat. Weddell ist nicht
unbedingt von Forscherdrang beseelt - seit seinem Ausscheiden aus der Navy verdient
er seinen Lebensunterhalt als Robbenf¨anger, und das Verlassen bekannter Jagdgr¨unde
verspricht eine reichere Beute. Dennoch fertigt er w¨ahrend seiner Reise eine große Zahl
von Karten an, f¨uhrt Temperaturmessungen durch und sammelt erste ozeanographische
Informationen ¨uber das Gebiet zwischen den S¨udorkney- und den S¨udsandwichinseln.
Nur die Laderäume bleiben leer, so daß Weddell am 4. Februar 1823 beschließt, Kurs
nach Süden zu nehmen. Nach Durchqueren eines Treibeisg¨urtels findet er ein weitge-
hend eisfreies Meer vor und kann ohne gr¨oßere Probleme nach S¨uden segeln. Am 20.
Februar 1823 bestimmt er seine Position auf einer geographischen Breite von74� 15’ S
und einer Länge von34� 16’ W. Noch immer ist die See nahezu eisfrei. Der Zustand
seiner Schiffe und ihrer Mannschaft hat sich in der Zwischenzeit jedoch rapide ver-
schlechtert. Drei Eisberge sind in Sicht, aber kein Land. Angesichts des bevorstehen-
den Wintereinbruchs und seiner Zweifel, ob es am S¨udpolüberhaupt Land g¨abe, nutzt
Weddell den herrschenden S¨udwind und kehrt um. Er war 214 Meilen weiter nach
Süden vorgedrungen als sein Landsmann James Cook rund 50 Jahre vor ihm, der an-
gesichts gewaltiger Treibeismassen bei71� 10’ S umkehren mußte. Das neu befahrene
Gewässer benannte er nach K¨onig Georg IV.; seit 1900 tr¨agt es seinen Namen. Erst im
Jahre 1911 gelang es Wilhelm Filchner auf einer Expedition mit der ,,Deutschland”,
noch weiter nach S¨uden vorzudringen (Braun, 1912; Fogg, 1992; Gurney, 1997).

Heute wissen wir, daß das S¨udpolarmeer f¨ur die Erde eine wichtigere Rolle spielt
als die eines bloßen Jagdgrundes f¨ur Robben und Wale. Obwohl die polaren Ozeane nur
einen geringen Teil der Erdoberfl¨ache einnehmen, wird doch der gr¨oßte Teil der Was-
sermassen des Weltozeans hier produziert. Das Absinken von Wassermassen mit hoher
Dichte in diesen Regionen leistet einen wesentlichen Beitrag zum Antrieb der globalen
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KAPITEL 1. EINFÜHRUNG 5

thermohalinen Zirkulation und bildet so eine wichtige Komponente im Klimasystem
der Erde.

Dem Weddellmeer kommt hierbei eine Schl¨usselrolle zu (Carmack und Foster,
1975). Es bildet ein Randmeer im atlantischen Sektor des S¨udpolarmeeres, das im We-
sten von der Antarktischen Halbinsel begrenzt wird und im S¨uden an die K¨uste der
Antarktis reicht. Das rund 5300 m tiefe Weddellbecken ist nach Nordosten offen; im
Nordwesten wird es durch den S¨udscotiar¨ucken begrenzt (Abb. 1.1). Mehr als die H¨alf-
te seiner Küstenlinie wird durch ausgedehnte Schelfeisgebiete gebildet, die durch den
Abfluß des Inlandeises vom antarktischen Kontinent entstehen. Im S¨udwesten ist der
Schelfeiskante ein etwa 500 km breiter Kontinentalschelf vorgelagert.
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Abbildung 1.1: Karte des Weddellmeeres mit einer schematischen, vereinfachten Dar-
stellung des Antarktischen Zirkumpolarstroms, des K¨ustenstroms und des Weddell-
wirbels nach Whitworth (1988). Die Bodentopographie ist aus Satelliten-Gravimetrie-
Daten von Smith und Sandwell (1997) abgeleitet. Abk¨urzungen: AH = Antarktische
Halbinsel, MR = Maud Rise, FRIS = Filchner-Ronne-Schelfeis.

Die Zirkulation im Weddellmeer wird durch einen beckenweiten zyklonalen Wir-
bel (Weddellwirbel) gepr¨agt, der teils durch den Windschub an seiner Oberfl¨ache, teils
thermohalin angetrieben wird (Gordon et al., 1981; Olbers und W¨ubber, 1991) und
den Transport der Wassermassen dominiert. Sein s¨udlicher Ast folgt den k¨ustennahen
Ostwinden, sein n¨ordlicher Ast der Westwinddrift und dem Antarktischen Zirkumpo-
larstrom (ACC).
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Die Charakteristiken des Weddellmeerausstroms sind das Resultat von Austausch-
prozessen an der Ozeanoberfl¨ache und der Vermischung unterschiedlicher Wassermas-
sen. Eine wichtige Rolle spielt hier die Bildung von Meereis w¨ahrend des Polarwinters
und die Anreicherung von salzreichem Wasser auf dem s¨udwestlichen Kontinental-
schelf. Unter dem Einfluß der Inland- und Schelfeisfl¨achen bilden sich entlang der
Küste katabatische Winde, die stets ablandig gerichtet sind und besonders im Winter
sehr kalte Luftmassen transportieren. Sie verursachen ausgedehnte eisfreie Fl¨achen von
mehreren Kilometern Breite, sogenannte K¨ustenpolynjas (Kottmeier und Engelbart,
1992), in denen mit hohen Nettogefrierraten Meereis gebildet wird. Das im Meerwas-
ser enthaltene Salz wird bei der Eisbildung nur zu einem geringen Teil in den Kristall-
verband integriert, w¨ahrend der Rest in der fl¨ussigen Phase zur¨uckbleibt. Der Ozean
im Südpolarmeer ist nur schwach geschichtet; die Erh¨ohung der Dichte durch Salzein-
trag und Wärmeverlust an die Atmosph¨are kann also zu tiefreichender Konvektion und
damit zur Durchmischung der gesamten Wassers¨aule führen. Auf diese Weise entsteht
auf dem Kontinentalschelf im s¨udwestlichen Weddellmeer eine sehr salzreiche Was-
sermasse mit einer Temperatur nah an der Gefrierpunktstemperatur, die sich am Kon-
tinentalhang mit einer modifizierten Form des von Nordosten her in das Weddellmeer
strömenden Warmen Tiefenwassers vermischt. Hierbei bildet sich Weddellmeerboden-
wasser (Foster und Carmack, 1976), das bis auf den Grund des Weddellbeckens absinkt
und die dichteste der Wassermassen des Weltozeans darstellt. Durch weitere Vermi-
schungsprozesse entsteht das etwas leichtere Weddellmeertiefenwasser, das ¨uber dem
Weddellmeerbodenwasser eingeschichtet wird und das Weddellmeer u. a. durch tiefe
Spalten im S¨udscotiar¨ucken verläßt (Patterson und Sievers, 1980). Es bildet das Ant-
arktische Bodenwasser, das sich am Boden des Atlantiks nach Norden ausbreitet und
noch bis40�N zu finden ist (Emery und Meincke, 1986). Durch den Antarktischen Zir-
kumpolarstrom wird es auch in die anderen Ozeanbecken getragen und breitet sich so
in der gesamten Tiefsee aus.

Eine weitere Entstehungsm¨oglichkeit von Weddellmeerbodenwasser bildet die Ver-
mischung von modifiziertem Warmem Tiefenwasser mit dem u.a. im Filchnergra-
ben ausstr¨omenden Eisschelfwasser, das durch die Wechselwirkung zwischen Eis und
Ozean an der Unterseite des Filchner-Ronne-Schelfeises gebildet wird und gegen¨uber
dem Oberflächengefrierpunkt unterk¨uhlt1 ist (Foldvik et al., 1985).

Meereis und Schelfeis stellen also wichtige Komponenten im regionalen Klimasy-
stem des Weddellmeeres dar. Meereis bedeckt in den Wintermonaten Juni bis Septem-
ber im Südpolarmeer eine Fl¨ache von bis zu20 � 106 km2 (Zwally et al., 1981). Sein
Gefrieren und Schmelzen stellt eines der ausgepr¨agtesten Signale im j¨ahrlichen Zy-
klus des Klimasystems dar. Seine Anwesenheit ver¨andert den Austausch von W¨arme,
Feuchte und Impuls zwischen dem Ozean und der Atmosph¨are nachhaltig. Bereits ei-
ne dünne Eisschicht bildet einen effektiven Isolator, der weiteren W¨armeverlust redu-

1Der Gefrierpunkt von Meerwasser ist eine Funktion seines Salzgehalts und des Drucks.
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ziert (Semtner, 1976). Die hohe Albedo des Meereises verringert die Absorption kurz-
welliger Strahlung, was zur negativen Strahlungsbilanz in hohen Breiten entscheidend
beiträgt. Umgekehrt erh¨oht die Bildung von Rinnen w¨ahrend der Schmelzsaison den
Energiegewinn der ozeanischen Deckschicht und beschleunigt so die Schmelze. Die-
ser positive R¨uckkopplungsmechanismus hat große Bedeutung f¨ur den Rückgang der
Meereisdecke im Sommer, verst¨arkt aber auch die Reaktion der Polargebiete auf even-
tuelle Klimaänderungen. Eine kompakte Eisdecke bildet dar¨uber hinaus eine Senke f¨ur
durch Wind eingetragen Impuls und ver¨andert so den Schub an der Ozeanoberfl¨ache.

Zwischen den Orten seiner Entstehung und seines Schmelzens kann Meereis ¨uber
Strecken von einigen hundert bis tausend Kilometern transportiert werden. Wie be-
schrieben wird dem Ozean bei der Meereisbildung S¨ußwasser entzogen, das durch die
Drift des Meereis transportiert und am Ort seines Schmelzens wieder in den Ozean ein-
getragen wird. Der Transport von Meereis stellt also einen S¨ußwasserfluß dar, der im
Südpolarmeer, in dem Dichteunterschiede im Ozean haupts¨achlich durch unterschied-
liche Salzgehalte verursacht werden, einen wichtigen Beitrag zur Wassermassencha-
rakteristik und zur thermohalinen Zirkulation leistet.

Unklar ist jedoch, wie hoch die Variabilit¨at dieser Prozesse und ihrer Auswirkun-
gen auf die Hydrographie des Weddellmeeres ist. White und Peterson (1996) haben
eine Antarktische Zirkumpolarwelle beschrieben, mit der periodische Anomalien des
Luftdrucks, des Windschubs, der Eisausdehnung und der Meeresoberfl¨achentempera-
tur in der Umgebung von56�S verbunden sind. Offen ist jedoch u. a. die Frage, ob und
wie sich diese Anomalien auf die Meereis- und Wassermassenbildung im s¨udwestli-
chen Weddellmeer auswirken. Eine gr¨oßere Eisausdehung kann auch durch divergente
Eisdrift entstehen und muß nicht notwendigerweise mit einer vermehrten Eisbildung
verknüpft sein. Ausgepr¨agte Effekte auf die Hydrographie der Region w¨aren in diesem
Fall nicht zu erwarten.

Ebenso unbekannt ist die Variabilit¨at der Zirkulation in den großen Schelfeiska-
vernen. Modellrechnungen von Hellmer und Olbers (1991), Grosfeld et al. (1998) und
Gerdes et al. (1999) beschreiben zwar die mittlere Zirkulation sowie die Verteilung
von Schmelz- und Anfrierzonen, doch sind die Randbedingungen in diesen Modellen
konstant, so daß nur ein mittlerer Zustand beschrieben werden kann.

Weitere Modellstudien im S¨udpolarmeer waren haupts¨achlich an der Dynamik des
Antarktischen Zirkumpolarstroms (ACC) interessiert (z. B. Olbers und W¨ubber, 1991;
Webb et al., 1991; Rintoul et al., 2000) oder konzentrierten sich auf den S¨udatlantik
(z.B. Marchesiello et al., 1998). Untersuchungen mit globalen gekoppelten Meereis-
Ozean-Modellen konzentrierten sich auf die Auswirkungen der Meereisproduktion auf
die Bodenwasserbildung (Kim und St¨ossel, 1998) und die globale thermohaline Zir-
kulation (z. B. Goosse und Fichefet, 1999). Die Aufl¨osung dieser Modelle ist jedoch
relativ grob; regionalen Prozessen z.B. auf dem flachen Kontinentalschelf wird wenig
Aufmerksamkeit gewidmet. Eine regionale Studie zum Einfluß des Meereises auf den
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Salzgehalt der Antarktischen Bodenwassermassen wurde von Toggweiler und Samu-
els (1995) durchgef¨uhrt; jedoch sind die Topographie und die Hydrographie im Be-
reich des Kontinentalschelfs hier nur recht grob repr¨asentiert. Ein regionales Modell
mit höherer Auflösung wurde von H¨akkinen (1995) entwickelt. Auch dieses Modell
ist nicht systematisch validiert worden, und die Resultate stimmen mit Beobachtungen
der Meereisdecke relativ schlecht ¨uberein. Keine dieser Arbeiten schließt die Kaver-
nen unter dem Schelfeis ein oder ber¨ucksichtigt die zwischenj¨ahrliche Variabilität der
Atmosphäre.

Andere Arbeiten legen ihren Schwerpunkt auf Prozesse im ¨ostlichen Weddellmeer,
das sich durch eine stark variable Topographie auszeichnet. Wesentliche Merkmale
sind hier eineMaud Risegenannte rund 3000 m hohe untermeerische Kuppe und zwei
ausgedehnte R¨ucken, die sich vom schmalen Kontinentalschelf in den tiefen Ozean
erstrecken. In dieser Region vermischen sich warme, aus dem Zirkumpolaren Tie-
fenwasser abgeleitete Wassermassen mit dem Wasser des Weddellwirbels (Gouretski
und Danilov, 1993). Die Wechselwirkung der weitgehend barotropen Str¨omung mit
der Bodentopographie verursacht großskalige M¨aander (Comiso und Gordon, 1987).
Die Überströmung der Kuppe f¨uhrt zum Aufquellen von warmem Tiefenwasser (z. B.
Bersch et al., 1992). Die hiermit verbundenen hohen vertikalen W¨armeflüsse reduzie-
ren die winterliche Meereisbedeckung der Region (Comiso und Gordon, 1987) bis hin
zur Entstehung von ausgedehnten Fl¨achen offenen Wassers wie in der Weddellpolynja
der Jahre 1974–76 (Carsey, 1980). Solche extremen Ereignisse sind mit dem Auftre-
ten von Tiefenkonvektion verbunden, die die Wassers¨aule homogenisieren und einen
Beitrag zur Modifikation und Erneuerung des Tiefen- und Bodenwassers leisten kann
(Gordon, 1978; Gordon, 1982). Modellstudien deuten darauf hin, daß topographische
Effekte hierbei eine wichtige Rolle spielen, indem sie die Wassers¨aule für Tiefenkon-
vektion präkonditionieren (Akitomo et al., 1995; Alverson und Owens, 1996). Auch
die Frühjahrspolynja, das fr¨uhe Aufreißen der Eisdecke ¨uber Maud Rise am Ende des
Winters, wird mit der Existenz der Kuppe in Verbindung gebracht (Gordon und Huber,
1995). Allerdings zeigen sich auch im Meereismodell von Timmermann (1997), das an
ein eindimensionales Modell der ozeanischen Deckschicht (Lemke, 1987) gekoppelt
ist, in der Region um Maud Rise erh¨ohte Wärmeflüsse sowie ein fr¨uhesÖffnen der
Eisdecke am Ende des Winters, obwohl topographische Effekte hier nicht beschrieben
werden können. Denkbar w¨are, daß diese Effekte implizit in den ozeanischen Randbe-
dingungen des Modells enthalten sind; ebenso m¨oglich ist jedoch, daß die beobachteten
Phänomene durch den Antrieb aus der Atmosph¨are verursacht werden. Es ist also unsi-
cher, ob die mit der Existenz von Maud Rise verbundenen topographischen Effekte eine
notwendige Bedingung f¨ur das Auftreten von Tiefenkonvektion oder auch nur f¨ur die
verhältnismäßig dünne Eisdecke in diesem Gebiet sind. Ebenso offen sind die Fragen,
wie sich die Umstr¨omung von Maud Rise auf die großskalige, beckenweite Zirkulation
auswirkt und ob die Prozesse im inneren Weddellmeer durch diese Wechselwirkungen
beeinflußt werden.
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Die vorliegende Arbeit entstand im Alfred-Wegener-Institut f¨ur Polar- und Mee-
resforschung im Rahmen derBremerhaven Regional Ice Ocean Simulations(BRI-
OS). Ziel dieses Projektes ist ein besseres Verst¨andnis der physikalischen Prozesse
im Südpolarmeer. Untersuchungen zur Struktur der Wassermassen und der Zirkulati-
on im Weddellmeer wurden mit einem ungekoppelten Ozeanmodell (genannt BRIOS-
1) durchgef¨uhrt (Beckmann et al., 1999), dessen Antrieb aus den Prognosen eines
ungekoppelten Meereismodells abgeleitet wurde. Weitere Untersuchungen innerhalb
der Arbeitsgruppe beziehen sich u.a. auf den großr¨aumigen Einfluß der antarktischen
Schelfeisgebiete, auf Gezeiten und auf den Export von Bodenwasser aus dem nord-
westlichen Weddellmeer.

Zur Untersuchung von Ph¨anomenen, die auf der Wechselwirkung zwischen Eis und
Ozean beruhen, wurde im Rahmen der vorliegenden Dissertation ein in dieses Kon-
zept integriertes, gekoppeltes Meereis-Ozean-Modell entwickelt. Schwerpunkte der
Untersuchungen liegen auf den Wechselwirkungen zwischen Eis und Ozean auf dem
südwestlichen Kontinentalschelf und in den Schelfeiskavernen des Weddellmeeres und
auf der Frage, ob und wie diese Vorg¨ange von der Variabilit¨at der Atmosph¨are oder den
Prozessen im ¨ostlichen Weddellmeer beeinflußt werden. Im Gegensatz zum Ozean in
mittleren Breiten, in dem sich die Eigenschaften der Tiefen- und Bodenwassermassen
auf Zeitskalen von Jahrzehnten bis Jahrhunderten ¨andern (Dietrich et al., 1975), erfolgt
die Kommunikation zwischen der Oberfl¨ache und dem tiefen Ozean in den Polarre-
gionen als Teil des saisonalen Signals oder der zwischenj¨ahrlichen Variabilität. Model-
le, die diese Wechselwirkung beschreiben sollen, m¨ussen daher nicht ¨uber Hunderte
von Jahren integriert werden. Ein Gleichgewichtszustand der thermohalinen Zirkulati-
on wird in diesem Fall wegen der Variabilit¨at der Antriebsfelder nicht erreicht, ist aber
auch nicht erforderlich, sofern das Modell in den Regionen, deren Eigenschaften sich
während der Integration nicht oder nur wenig ¨andern, realit¨atsnah initialisiert wird. Im
Rahmen der vorliegenden Studie wird besondere Aufmerksamkeit dar¨uber hinaus einer
realistischen Beschreibung der Meereisverteilung, der Wassermassenstruktur und der
Prozesse auf dem Kontinentalschelf gewidmet.

Die Arbeit beginnt mit der Beschreibung der Modellkomponenten, wobei zun¨achst
das Ozean-, danach das Eismodell vorgestellt wird. F¨ur die Austauschprozesse an der
Unterseite von Meereis und Schelfeis wird eine einheitliche Beschreibung eingef¨uhrt.
Den Kern dieses Kapitels bildet die Darstellung der Kopplungsstrategie und die Reali-
sierung des BRIOS-2 genannten gekoppelten Modells.

In Kapitel 3 werden charakteristische Merkmale der Hydrographie und der Mee-
reisverteilung im Weddellmeer vorgestellt. Die Ergebnisse des Referenzexperiments
werden mit Beobachtungen verglichen und quantitativ validiert.

Kapitel 4 befaßt sich mit der Rolle des Meer- und Schelfeises im S¨ußwasserhaus-
halt des Weddellmeeres. In diesem Zusammenhang werden die mit dem Gefrieren und
Schmelzen von Meereis verbundenen S¨ußwasserfl¨usse und ihr Beitrag zur Wassermas-
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senbildung beleuchtet. Signale der atmosph¨arischen Variabilit¨at werden mit Variatio-
nen der Wassermasseneigenschaften verkn¨upft. Die Prozesse in den Kavernen unter
den großen antarktischen Schelfeisgebieten werden diskutiert, und die saisonale und
zwischenjährliche Variabilität der Schelfeis-Ozean-Wechselwirkung wird untersucht.
Das Kapitel schließt mit einer Bilanz der S¨ußwasserfl¨usse im inneren Weddellmeer.

In Kapitel 5 wird eine Reihe von Sensitivit¨atsstudien zum Einfluß der Bodentopo-
graphie imöstlichen Weddellmeer auf die Zirkulation und die Meereisverteilung im
atlantischen Sektor des S¨udpolarmeeres vorgestellt. In der Umgebung von Maud Rise
wird die Bodentopographie des Modells gezielt variiert, um den Einfluß einzelner to-
pographischer Elemente auf die großskalige Ozeanzirkulation, die vertikalen W¨arme-
flüsse und die Meereisbedeckung in dieser Region zu untersuchen.

Das sechste Kapitel faßt die vorgestellten Ergebnisse zusammen und gibt einen
Ausblick auf weitere Untersuchungen.



Kapitel 2

Modellbeschreibung

Das hier vorgestellte Modellsystem besteht aus einem hydrostatischen regiona-
len Ozean-Zirkulationsmodell sowie einem dynamisch-thermodynamischen Meereis-
modell, das auch auf die Beschreibung der Schelfeis-Ozean-Wechselwirkung ange-
wandt wird. Das Modell wird auf einem zirkumpolaren Gitter betrieben, dessen
Auflösung auf den atlantischen Sektor des S¨udpolarmeeres fokussiert ist.

2.1 Ozeanmodell

Das S-Coordinate Primitive Equation Model (SPEM; Haidvogel et al., 1991) basiert
auf den hydrostatischen Grundgleichungen und verwendet in der Vertikalen ein Koor-
dinatensystem, das der Bodentopographie kontinuierlich folgt.

Modelle auf Basis der hydrostatischen Grundgleichungen werden heute stan-
dardmäßig für lokale, regionale und globale Simulationen des Ozeans genutzt (Haid-
vogel und Beckmann, 1999). Zirkulationsmodelle mit s-Koordinaten wurden bisher
seltener eingesetzt, haben sich aber in Modellvergleichen als geeignet erwiesen, ins-
besondere bei Modellgebieten, die sowohl Tiefsee- als auch flache Schelfregionen ein-
schließen, und in denen der Ozean relativ schwach geschichtet ist, eine realit¨atsnahe
Beschreibung der Hydrographie zu liefern (DYNAMO, 1997). Beispiele f¨ur aktuelle
Anwendungen sind das S¨udatlantik-Modell von Barnier et al. (1998) sowie das gekop-
pelte Meereis-Ozean-Modell von H¨akkinen (1995).

2.1.1 Prognostische Variablen und Gleichungssystem

Der Zustand des simulierten Ozeans wird durch die horizontalen Geschwindigkeits-
komponentenu undv, die potentielle Temperatur� und den SalzgehaltS vollständig

11
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beschrieben. Die zeitliche Entwickung dieser prognostischen Variablen wird durch ein
Gleichungssystem bestimmt, das sich aus den Bewegungsgleichungen

@u

@t
+ ~u � ru� fv = �@�

@x
+ F u +Du (2.1)

@v

@t
+ ~u � rv + fu = �@�

@y
+ F v +Dv (2.2)

0 = �@�

@z
� �g

�0
; (2.3)

der Kontinuitätsgleichung

@u

@x
+
@v

@y
+
@w

@z
= 0; (2.4)

den Bilanzgleichungen f¨ur potentielle Temperatur und Salzgehalt

@�

@t
+ ~u � r� = F� +D� (2.5)

@S

@t
+ ~u � rS = F S +DS; (2.6)

sowie der (nichtlinearen) Zustandsgleichung

� = �(�; S; z) (2.7)

zusammensetzt und hier in kartesischen Koordinaten formuliert ist. Die Gleichungen
(2.1) und (2.2) bilden die Impulsbilanz in Richtung der horizontalen Koordinatenx

undy und bestimmen die Entwicklung der horizontalen Geschwindkeitskomponenten
u undv. Die ersten beiden Terme in diesen Gleichungen beschreiben die lokale zeitli-
cheÄnderung und den Effekt der Advektion im Geschwindigkeitsfeld~u = (u; v; w).
Der dritte Term bezeichnet die Corioliskraft in Abh¨angigkeit vom Coriolisparameter
f = 4�=86400 � sin�, der eine Funktion der geographischen Breite� ist. Auf der
rechten Seite stehen der Druckgradient als Funktion des sog. dynamischen Drucks
� = P=�0, sowie die Terme f¨ur den AntriebF und die DivergenzD der turbulenten
Flüsse. Die Gleichungen enthalten die Boussinesq-Approximation, in der Abweichun-
gen von der mittleren Dichte�0 = 1000 kg=m3 nur im Auftriebsterm der vertikalen
Impulsgleichung ber¨ucksichtigt werden.

Die vertikale Impulsgleichung reduziert sich durch die hydrostatische Approxima-
tion zur hydrostatischen Balance (2.3). Die lokalein situ-Dichte wird als� bezeichnet;
g ist die Gravitationskonstante. Die Vertikalgeschwingkeitw folgt als diagnostische
Größe aus der Kontinuit¨atsgleichung (2.4), die das Meerwasser als eine inkompressi-
ble Flüssigkeit beschreibt.
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Die Bilanzgleichungen (2.5) und (2.6) f¨ur die potentielle Temperatur� und den
SalzgehaltS enthalten wieder die lokale zeitlichëAnderung, den Advektionsterm so-
wie lokale QuellenF und die DivergenzD der turbulenten Fl¨usse.

Die nichtlineare Zustandsgleichung (2.7) bestimmt die Dichtestruktur des Ozeans
in Abhängigkeit von Temperatur, Salzgehalt und Druck. Im Rahmen der Boussinesq-
Approximation wird die Dichte der dar¨uber liegenden Wassers¨aule hier konstant mit�0
angenommen, so daß der Druck nur noch eine Funktion der Tiefez ist. Gegen¨uber der
von der UNESCO (1981) eingef¨uhrten Form ist die Zustandsgleichung durch Jackett
und McDougall (1995) modifiziert worden, um diein situ-Dichte als Funktion derpo-
tentiellenanstelle derin situ-Temperatur zu berechnen.

Zeitunabhängige Randbedingungen der partiellen Differentialgleichungen (2.1) bis
(2.7) sindw = 0 an der Oberfl¨ache (rigid lid ) sowie die Forderungen, daß kei-
ne Strömung in den Meeresboden oder ¨uber Küstenlinien hinaus erfolgen kann und
daß Gradienten von� undS senkrecht zur Berandung verschwinden. An der Ober-
fläche werden durch das angekoppelte Eismodell zeitabh¨angige Randbedingungen vor-
geschrieben, die in die AntriebstermeF u, F v, F � undF S eingehen und im Abschnitt
2.4 erläutert werden.

Die rigid lid -Approximation eliminiert die schnellen Oberfl¨achen-Schwerewellen,
so daß ein gr¨oßerer Zeitschritt f¨ur die numerische Integration der Bewegungsgleichun-
gen gewählt werden kann. Durch vertikale Integration der Impulsgleichungen und Bil-
den der Rotation wird die Abh¨angigkeit vom Oberfl¨achendruck�S und damit der (for-
mal unbekannte) vertikal gemittelte Anteil des Druckfeldes eliminiert. Da die ¨uber die
Wassers¨aule integrierte Str¨omung(U; V ) im Rahmen derrigid lid -Approximation ho-
rizontal divergenzfrei ist, kann sie durch eine prognostische Stromfunktion	 mit

U = �@	

@y
; V =

@	

@x
(2.8)

dargestellt werden, deren zeitliche Entwicklung aus einer Vorticity-Gleichung be-
stimmt wird. Diese hat die Form einer elliptischen Differentialgleichung und wird
mit einem Mehrgitter-L¨oser (Adams, 1989) unter Anwendung der Kapazitanzmatrix-
Methode (Wilkin et al., 1995) gel¨ost.

2.1.2 Parametrisierung subskaliger Prozesse

Die lateralen wie auch die vertikalen Beitr¨age zu den viskosen bzw. diffusiven Termen
DX in den Bewegungsgleichungen (2.1) bis (2.6) werden mit einem harmonischen
Mischungsansatz gem¨aß

DX = r(�XrX ) (2.9)

berechnet, wobeiX die prognostischen Variablenu, v, � undS symbolisiert.
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Laterale Vermischung

Die horizontalen Austauschkoeffizienten variieren in Abh¨angigkeit von der r¨aumlichen
Auflösung.1 Für die Viskosität wird

�u;v = 5 � 10�6 s�1�2
~x ; (2.10)

angesetzt, wobei�~x die horizontale Gitterweite (Einheit m) bezeichnet.

Die laterale Diffusivität wird als Funktion der Reynolds-ZahlRe = UL

�~u
parametri-

siert, hängt also linear von der Aufl¨osung und der lokalen Geschwindigkeit ab. Die Ver-
mischung erfolgt entlang von Geopotentialfl¨achen, um die implizite vertikale Diffusion
bei Vermischung entlang der s-Koordinaten zu vermeiden (Beckmann und Haidvogel,
1997; Barnier et al., 1998). In der Oberfl¨achenschicht des nicht mit Schelfeis bedeckten
Teil des Ozeans und in der Bodenschicht wird eine Hintergrund-Diffusivit¨at von

�T;S = 2 � 10�2 m s�1�~x (2.11)

hinzugefügt, um den Effekt von oberfl¨achennaher Vermischung unter dem Einfluß des
Windfeldes bzw. von Turbulenz in der Bodengrenzschicht zu ber¨ucksichtigen.2

Vertikale Vermischung

Während der Entwicklung des gekoppelten Modells stellte sich heraus, daß die tra-
ditionell in Ozeanmodellen, auch in gekoppelten Meereis-Ozean-Modellen, verwen-
deten Parametrisierungen vertikaler Austauschprozesse nicht geeignet sind, um hin-
sichtlich Wassermassen-Struktur und Meereisverteilung mit Beobachtungen ¨uberein-
stimmende Ergebnisse zu erzielen. Um die Sensitivit¨aten des Systems zu erkunden,
ist mit dem gekoppelten Modell eine große Zahl von Parameterstudien durchgef¨uhrt
worden. Die vertikale Diffusion erwies sich hierbei als der kritischste Term. Wegen
der schwachen Schichtung besonders im Weddellmeer reagiert die Wassers¨aule sehr
empfindlich auf unterschiedliche Behandlungen von statischer Instabilit¨at. Ein schnel-
les Abbauen statischer Instabilit¨at durch instantane Vermischung3 oder durch vertika-
le Diffusion mit Austauschkoeffizienten in der Gr¨oßenordnung von 1 bis 100 m2/s,

1Für Gitter mit stark variierender r¨aumlicher Auflösung wie das hier verwendete (vgl. Ab-
schnitt 2.5.1) hat sich eine Formulierung in dieser Form als sehr n¨utzlich erwiesen, um in den ver-
schiedenen Regionen des Modellgebiets eine angemessene Parametrisierung der Vermischungseffekte
zu erhalten.

2Die konstante Hintergrundsvermischung in der Oberfl¨achenschicht darf nicht ¨uber die Schelfeis-
kante hinweg angewandt werden. Anderenfalls w¨urde ein artifizieller Austausch von W¨arme und Salz
zwischen der Ozeanoberfl¨ache vor der Schelfeiskante und der mit der Schelfeisunterseite in Kontakt
stehenden Schicht des Ozeans in der Kaverne vorgeschrieben.

3In diesemconvective adjustmentgenannten Ansatz (z. B. Rahmstorf, 1993) wird jede auftretende
statische Instabilit¨at durch vertikale Vermischung der entsprechenden Teile der Wassers¨aule instantan
und vollständig entfernt.
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wie es in der Ozeanmodellierung weit verbreitet ist (Paluszkiewicz und Romea, 1997;
Haidvogel und Beckmann, 1999), f¨uhrt im gekoppelten Modell BRIOS-2 wie auch im
ungekoppelten Ozeanmodell BRIOS-1 (Beckmann et al., 1999) oder in den Ozeanmo-
dellen von Olbers und W¨ubber (1991) sowie Barnier et al. (1998) zu rascher Homo-
genisierung der Wassers¨aule im zentralen Weddellmeer. Die mit der quasi-instantanen
Vermischung verbundenen großen W¨armeflüsse in die Oberfl¨achenschicht des Ozeans
führen in gekoppelten Meereis-Ozean-Modellen zudem zu raschem Abschmelzen der
Eisdecke und zum Auftreten von Polynjas im zentralen Weddellmeer. F¨ur jede einzel-
ne Konvektionszelle mag die Beschreibung durch vertikale Austauschkoeffizienten von
1 m2/s oder h¨oher adäquat sein; jedoch haben solche Zellen typische Durchmesser von
0.5 bis 1 km (Schott und Leaman, 1991; Send und K¨ase, 1998) und sind somit deut-
lich kleiner als die Gitterzellen in einer großskaligen Simulation. Auf einer Fl¨ache von
der Größe einer Gitterzelle kann sich eine Reihe von isolierten Konvektionszellen be-
finden. Dazwischen liegen jedoch Bereiche, in denen die Schichtung der Wassers¨aule
zunächst erhalten bleibt, so daß der ¨uber die Grundfl¨ache einer Gitterbox gemittelte
vertikale Austausch deutlich kleiner als der innerhalb einer Konvektionszelle ist.

Eine geeignete Grundlage zur Parametrisierung der vertikalen Vermischung von
potentieller Temperatur, Salz und Impuls wurde mit dem Ansatz von Pacanowski und
Philander (1981) identifiziert. Vertikale Viskosit¨at und Diffusivität werden in diesem
Schema gem¨aß

�u;v =
�0

(1 + �Ri)n
+ �u;vb (2.12)

�T;S =
�u;v

1 + �Ri
+ �T;Sb (2.13)

mit
�0 = 0:01 m2 s�1 �

u;v
b = 10�4 m2 s�1 �

T;S
b = 10�5 m2 s�1

n = 2 � = 5

als Funktionen der Richardson-Zahl

Ri =
N2�

@u
@z

�2
+
�
@v
@z

�2 (2.14)

berechnet und sind damit abh¨angig von der vertikalen Scherung und der durch die
Brunt-Väisälä-Frequenz

N2 = � g

�0

@�

@z
(2.15)

beschriebenen Stabilit¨at der Wassers¨aule. Obwohl dieser Ansatz f¨ur denäquatorialen
Ozean entwickelt wurde, ist er bereits in anderen Regionen des Ozeans erfolgreich
eingesetzt worden (Large, 1998) und stellt, wie die Studien mit dem hier vorgestell-
ten Modell zeigen, auch in hohen Breiten eine grunds¨atzlich geeignete Beschreibung
vertikaler Austauschprozesse dar.
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Für große Richardson-Zahlen (also stabile Schichtung und geringe Scherung des
Geschwindigkeitsprofils) werden Viskosit¨at und Diffusivität in diesem Schema sehr
klein und durch die Werte von�u;vb und �T;Sb bestimmt. Um auch in diesem Fall den
für die Ekman-Schicht typischen vertikalen Impulstransport zu gew¨ahrleisten, werden
in BRIOS-2 die Viskosit¨at und die Diffusivität für den vertikalen Austausch zwischen
den drei obersten Schichten (im zentralen Weddellmeer typischerweise ¨uber die oberen
100 m) durch�u;v;T;Smin = 10�3 m2 s�1 nach unten limitiert.

Für große vertikale Scherung und f¨ur schwach stabile oder sogar instabile Schich-
tung dagegen nimmt die Richardson-Zahl kleine oder sogar negative Werte an. Aus
den Gleichungen (2.12) und (2.13) folgen dann große vertikale Austauschkoeffizien-
ten, die wie beschrieben zu einer Zerst¨orung einer realistischen Wassermassenstruktur
führen können. Im gekoppelten Modell werden daher Viskosit¨at und Diffusivität durch
�u;v;T;Smax = 0:01 m2 s�1 nach oben limitiert.

Bodenreibung

Wie in Beckmann et al. (1999) wird die Reibung, also die Dissipation vonu undv, am
Meeresboden durch die lineare Beziehung

�
(u;v)
b = �0 � rb � (u; v)b (2.16)

parametrisiert, wobei(u; v)b die Geschwindigkeit in der untersten Schicht bezeichnet
undrb = 5 � 10�4 m/s ist.

2.1.3 Koordinatensystem und Diskretisierung

Die Gleichungen werden in der Horizontalen auf ein kurvilineares, sph¨arisches Koor-
dinatensystem transformiert (vgl. Hedstr¨om, 1994) und auf einem Arakawa-C-Gitter
(Arakawa und Lamb, 1976) diskretisiert (Abschnitt 2.5.1).

In der Vertikalen werden die Gleichungen auf ein Koordinatensystem transformiert,
das der Topographie von Meeresboden und Schelfeis-Unterseite (Abb. 2.1) kontinuier-
lich folgt, und anschließend diskretisiert.4 Auf diese Weise entf¨allt die oft (z. B. im
GFDL Modular Ocean Model MOM 2.0; Pacanowski, 1996) angewandte stufenf¨ormi-
ge Darstellung der Topographie, was die Beschreibung von bodennahen Abfl¨ussen an
steilen Hängen (Beckmann und D¨oscher, 1997) und von topographischen Wellen (Ger-
des, 1993) wesentlich verbessert und eine Erh¨ohung der vertikalen Aufl¨osung in fla-
chen Regionen erm¨oglicht.

4In der Vertikalen wurde das Gleichungssystem urspr¨unglich mit einem Spektralansatz gel¨ost (Haid-
vogel et al., 1991); die hier angewandte SPEM-Version (Beckmann et al., 1999) verwendet jedoch auch
in der Vertikalen das Schema finiter Differenzen.
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Meeresboden

Schelfeis

z= 0

z=-h

z=-H

Abbildung 2.1: Schema zur topographiefolgenden Vertikalkoordinate (nach Beckmann
et al., 1999)

WennH die Mächtigkeit der Wassers¨aule bezeichnet, dann ist nach Song und Haid-
vogel (1994)

s = s

�
z

H

�
(2.17)

mit

s = 0 an der oberen Begrenzung
s = �1 am Meeresboden

die Vertikalkoordinate im transformierten System. Gegen¨uber der linearen�-
Transformation hat die hier gew¨ahlte Diskretisierung den Vorteil, daß die Aufl¨osung
in der Nähe der Oberfl¨ache und des Bodens erh¨oht wird, so daß die dort ablaufen-
den Prozesse besser aufgel¨ost werden. Zudem wird so die Variation der M¨achtigkeit
der oberen Schichten und damit der Tiefe des obersten Gitterpunkts gegen¨uber einer
linearen�-Transformation reduziert.

Die prognostischen Gleichungen werden numerisch im Leapfrog-Verfahren inte-
griert, wobei nach jeweils 19 Zeitschritten ein Korrekturschritt eingeschoben wird, um
ein Divergieren der beiden Zeitebenen zu verhindern.
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2.2 Eismodell

Das für die vorliegenden Untersuchungen genutzte dynamisch-thermodynamische
Meereismodell basiert im wesentlichen auf den Arbeiten von Parkinson und Washing-
ton (1979), Hibler (1979), Lemke et al. (1990) sowie Owens und Lemke (1990). Es be-
schreibt Meereis in jeder Gitterzelle als ein Schollenfeld mit den Eigenschaftenmittlere
Dicke, EiskonzentrationundDriftgeschwindigkeit. Mittlere Dicke und Eiskonzentrati-
on können sich durch Gefrieren und Schmelzen von Meereis sowie durch Deformation
des Schollenfeldes ¨andern. Die Eisdrift wird durch Wind- und Ozeanschub und die in-
ternen Kräfte im Eis bestimmt, wobei Scherdeformation und konvergenter Verformung
größerer Widerstand entgegengesetzt wird als einer divergenten Eisdrift. Die Bildung
von Preßeisr¨ucken vergr¨oßert den Anteil offenen Wassers im betroffenen Gebiet. Das
Modell berücksichtigt die Schneeauflage und das bei hoher Schneelast auftretendeFlu-
tenvon Eisschollen, vernachl¨assigt jedoch interne Quellen und Senken von W¨arme im
Eis.

2.2.1 Prognostische Variablen und Bilanzgleichungen

Das Modell prognostiziert die r¨aumliche Verteilung und die zeitliche Entwicklung der
Eisdickeh, der Schneedickehs, des BedeckungsgradesA und der Eisdriftgeschwin-
digkeit~ui:

� Die Variableh, korrekt alsmittlereEisdicke bezeichnet, ist definiert als das Eis-
volumen pro Fläche, gemittelt ¨uber den eisbedeckten und den unbedeckten Teil
einer Gitterzelle. Sie repr¨asentiert die Dicke, die das Eis bei gleichm¨aßiger Ver-
teilung des in der Gitterzelle vorhandenen Eisvolumens ¨uber die gesamte Fl¨ache
dieser Zelle h¨atte. Die aktuelle Eisdicke im eisbedeckten Teil, also der Erwar-
tungswert der Dicke einer Eisscholle, isth=A.

� Die mittlere Schneedickehs ist analog zur mittleren Eisdickeh definiert.

� Der BedeckungsgradA, auch als Eiskonzentration bezeichnet, ist eine dimensi-
onslose Gr¨oße, die den Anteil der eisbedeckten Fl¨ache einer Gitterzelle an ihrer
Gesamtfläche angibt. Im Gegensatz zuh undhs läßt sich eine Bilanzgleichung
für A nicht unmittelbar aus physikalischen Prinzipien ableiten. Die Eiskonzen-
trationA wird aber dennoch als prognostische Variable behandelt, um W¨arme-,
Süßwasser- und Impulsfl¨usse als Funktion einer variablen Bedeckung der Was-
seroberfläche mit Eisschollen parametrisieren zu k¨onnen.

� Eis und Schnee werden mit der Driftgeschwindigkeit~ui = (ui; vi) advehiert. Ob-
wohl Meereis in der Natur aus einzelnen Schollen besteht, l¨aßt es sich großskalig
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in guter Näherung als zweidimensionales Kontinuum mit der Fließgeschwindig-
keit ~ui beschreiben.

Die zeitliche Entwicklung vonh, hs undA wird durch die Bilanzgleichungen

@h

@t
+r � (~uih) = Sh (2.18)

@hs

@t
+r � (~uihs) = Ss (2.19)

@A

@t
+r � (~uiA) = SA (2.20)

beschrieben, wobei der erste Term die lokale zeitlicheÄnderung und der zweite den
Effekt der Advektion repr¨asentiert. Auf der rechten Seite stehen die in Abschnitt 2.2.2
beschriebenen Quellen und Senken, die das Gefrieren und Schmelzen von Meereis bzw.
Schnee wiedergeben. F¨ur die EiskonzentrationA gilt zusätzlich die Zwangsbedingung
0 � A � 1.

Die Driftgeschwindigkeit~ui, mit der Eis und Schnee advehiert werden, folgt aus
einer Impulsbilanz nach dem Modell von Hibler (1979). Neben den Schubspannungen
durch Wind und Ozeanstr¨omung enth¨alt sie die Corioliskraft, die Hangabtriebskraft auf
einer geneigten Ozeanoberfl¨ache und die internen Kr¨afte, die das Meereis als viskos-
plastisches Medium beschreiben. Diese Bilanz wird in Abschnitt 2.2.3 vorgestellt.

Die Advektion, also der Ein- und Ausstrom von Eis im horizontalen Austausch
benachbarter Gitterzellen, wird nach dem modifizierten upstream-Schema nach Smo-
larkiewicz (1983) berechnet, das im Gegensatz zu dem von Hibler (1979) verwendeten
Schema zentraler Differenzen keine negativen Werte f¨ur positiv definite Variablen wie
Eisdicke und Bedeckungsgrad erzeugt und somit ohne explizite Diffusion auskommt.

Für Meereisstudien mit einfachen Parametrisierungen des ozeanischen W¨armeflus-
ses (Harder und Lemke, 1994; Kreyscher et al., 1999) und auch gekoppelt mit einem
eindimensionalen Modell der ozeanischen Deckschicht (Lemke et al., 1990; Fischer
und Lemke, 1994; Timmermann et al., 1999 u. a.) hat dieses Modell bereits weite An-
wendung gefunden. Grundelemente wurden in mehr oder weniger modifizierter Form
zum Beispiel auch von Flato und Hibler (1991) sowie St¨ossel (1992a,b) angewandt.
Modelle des gleichen Konzepts wurden in gekoppelten Meereis-Ozean-Modellen z. B.
von Häkkinen (1995), Marsland und Wolff (1999) oder Goosse und Fichefet (1999)
eingesetzt.

In der vorliegenden Studie wird dieses Modell nicht nur zur Beschreibung des
Meereises genutzt, sondern - mit nur geringen Modifikationen - auch zur Bestim-
mung der Wechselwirkung zwischen Eis und Ozean an der Unterseite der antarktischen
Schelfeis-Gebiete.
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2.2.2 Thermodynamik

Die lokale zeitlicheÄnderung des Eisvolumens, also das Gefrieren und Schmelzen von
Meereis, folgt aus Energiebilanzen f¨ur die Oberfläche und die Eisunterseite, die auf
dem Ansatz von Parkinson und Washington (1979) und einem W¨armeleitungsmodell
nach Semtner (1976) beruhen.

2.2.2.1 Energiebilanz

Unter Vernachl¨assigung der W¨armespeicherung im Meereis l¨aßt sich die Energiebilanz
der Meereisdecke und der evtl. darauf liegenden Schneeschicht als

Qai +Qoi + �iLi

 
@h

@t
+
�sn

�i
� @hs
@t

!
= 0 (2.21)

schreiben (Parkinson und Washington, 1979). Hierbei bezeichnenQai undQoi die mit
der Atmosph¨are bzw. dem Ozean ausgetauschten W¨armeflüsse,�i = 910 kg/m3 und
�sn = 290 kg/m3 die Dichte des Meereises bzw. des Schnees undLi = 3:34 � 105 J/kg
die spezifische latente W¨arme für den Phasen¨ubergang fest – fl¨ussig (Schmelzw¨arme).
Qai undQoi haben positives Vorzeichen f¨ur einen Wärmestromin das Eis.

Oberflächenenergiebilanz

Die WärmeflüsseQai undQao an der Grenzfl¨ache zwischen Atmosph¨are und Eis bzw.
im nicht mit Eis bedeckten Teil der Gitterzelle zwischen Atmosph¨are und Ozean setzen
sich gemäß

Qai;ao = Q#
SW +Q"

SW +Q#
LW +Q"

LW +Qs +Ql (2.22)

aus den kurz- und langwelligen Strahlungsfl¨ussenQSW undQLW sowie den Fl¨ussen
Qs undQl von sensibler und latenter W¨arme zusammen, wobei die Symbole# und"
an den Strahlungstermen jeweils die Ein- bzw. die Abstrahlung bezeichnen.

Die kurzwellige solare EinstrahlungQ#
SW wird aus der von Zillmann (1972) auf-

gestellten empirischen Formel f¨ur die kurzwellige solare Einstrahlung bei wolkenfrei-
en Himmel und einer Bew¨olkungskorrektur nach Laevastu (1960) berechnet5 und ist
für jeden Zeitschritt eine Funktion des Sonnenstands (Jahres- und Tagesgang, geogra-
phische Breite) und des Zustands der Atmosph¨are (Partialdruck des Wasserdampfs,
Bewölkungsgrad).

Die kurzwellige RückstrahlungQ"
SW ist angesetzt als

Q"
SW = �Q#

SW ; (2.23)

wobei die Albedo� nach Oberfl¨achentyp und -temperatur unterschieden wird:

5Das Verfahren wurde von Parkinson und Washington (1979) eingehend beschrieben.
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� = 0:85 für gefrorenen Schnee
� = 0:75 für schmelzenden Schnee
� = 0:75 für gefrorenes Eis ohne Schneeauflage
� = 0:66 für schmelzendes Eis
� = 0:10 für offenes Wasser

(Fischer, 1995). Die langwellige EinstrahlungQ#
LW aus der Atmosph¨are wird nähe-

rungsweise durch
Q
#
LW = �a � T

4
a (2.24)

aus der LufttemperaturTa (in K) in 2 m Höhe berechnet, wobei� = 5:67 �
10�8 W m�2 K�4 die Stefan-Boltzmann-Konstante bezeichnet. Die Emissivit¨at �a der
Atmosphäre im infraroten Frequenzbereich wird gem¨aß

�a = 0:765 + 0:22 � A3
c (2.25)

(König-Langlo und Augstein, 1994) als Funktion des Bew¨olkungsgradesAc beschrie-
ben.

Die langwellige thermische AbstrahlungQ"
LW wird nach dem Stefan-Boltzmann-

Gesetz als Funktion der Oberfl¨achentemperaturTs des Meereises bzw. des Ozeans
gemäß

Q"
LW = �s � T

4
s (2.26)

beschrieben. Die Emissivit¨at im infraroten Frequenzbereich ist f¨ur Meereis und offenes
Wasser konstant mit�s = 0:97 angesetzt, w¨ahrend die Oberfl¨achentemperatur eine
Modellvariable und f¨ur Meereis und offenes Wasser verschieden ist.

Die turbulenten Fl¨usseQs undQl von sensibler und latenter W¨arme werden aus
zwei analogen Formeln berechnet:

Qs = �a cpCs j ~u10j (Ta � Ts) (2.27)

Ql = �a L Cl j ~u10j (qa � qs); (2.28)

wobei �a = 1.3 kg m�3 die Dichte der Luft am Boden,cp = 1004 J kg�1 K�1 ihre
spezifische W¨arme undL = 2:5 � 106 J kg�1 bzw. 2:834 � 106 J kg�1 die spezifische
Wärme für die Verdunstung von Wasser bzw. die Sublimation von Eis bezeichnet. Die
WärmeübertragungskoeffizientenCs undCl für sensible und latente W¨arme sind zu
1:75 � 10�3 gewählt (Parkinson und Washington, 1979; Maykut, 1977). Die Windge-
schwindigkeit~u10 in 10 m Höhe, sowie die TemperaturTa und spezifische Feuchteqa
der Luft in 2 m Höhe sind (ebenso wie der Bew¨olkungsgrad) zeitabh¨angige Randbe-
dingungen, die als Antriebsdaten vorgeschrieben werden. Die spezifische Feuchteqs
unmittelbarüber der Eis- oder Wasseroberfl¨ache folgt mit den Gleichungen (2.67) und
(2.68) aus der Oberfl¨achentemperaturTs (vgl. Abschnitt 2.5.3).
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Wärmeleitung

Die Randbedingungen der Energiebilanz des Meereises sind nach Semtner (1976)

Qai +Qc + �i Li

 
@h

@t

!
a

= 0 (2.29)

für die obere, atmosph¨arische Grenzfl¨ache der Eisdecke und

Qoi �Qc + �i Li

 
@h

@t

!
o

= 0 (2.30)

für die untere, ozeanische Grenzfl¨ache. Der konduktive W¨armeflußQc beschreibt die
Wärmeleitung durch das Eis und die evtl. vorhandene Schneeauflage nach dem soge-
nannten Nullschichtenmodell (Semtner, 1976). Hierbei wird angenommen, daß das Eis
keine Wärmekapazit¨at hat, so daß der konduktive W¨armefluß vertikal konstant ist und
Qc an der Ober- und Unterseite der Eisdecke mit gleichem Betrag, aber umgekehrtem
Vorzeichen eingeht. Es entsteht ein lineares Temperaturprofil, wobei aber wegen der
unterschiedlichen W¨armeleitfähigkeiten�i für Eis und�s für Schnee der Temperatur-
gradient in den beiden Schichten unterschiedlich ist. Der konduktive W¨armefluß durch
Eis und Schnee folgt dann aus

Qc =
�i(Tb � Ts)

h�i
; (2.31)

wobei
h�i = hi + hsn

�i

�s
(2.32)

mit den Wärmeleitfähigkeiten

�i = 2:17W m�1 K�1

�s = 0:31W m�1 K�1

als sogenannte effektive thermodynamische Eisdicke den Isolationseffekt der Schnee-
auflage ber¨ucksichtigt. Die Variablenhi = h=A undhsn = hs=A bezeichnen die aktu-
elle Dicke von Eis bzw. Schnee im eisbedeckten Teil der Gitterzelle. Als Temperatur
Tb an der Unterseite des Eises wird die GefrierpunktstemperaturTf (Abschnitt 2.4.1)
angenommen. Die Oberfl¨achentemperaturTs dagegen ist eine diagnostische Variable,
deren Bestimmung im Abschnitt 2.2.2.2 beschrieben wird.

Eisunterseite

Der WärmeflußQoi an der Eisunterseite wird in der vorliegenden Untersuchung aus
der thermodynamischen Wechselwirkung zwischen Eis und Ozean berechnet. Seine
Bestimmung wird in Abschnitt 2.4.1 beschrieben.
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2.2.2.2 Thermodynamische Wachstumsraten

Eisbedeckter Teil der Gitterzelle

Aus den Gleichungen (2.29) sowie (2.22) und (2.31) werden die Oberfl¨achentempera-
turTs und der konduktive W¨armeflußQc iterativ bestimmt. Hierf¨ur gelten die Zwangs-
bedingungen, daßTs die Gefrierpunktstemperatur von S¨ußwasser6, also 0�C, nicht
überschreiten kann, und daß an der Oberfl¨ache nurSchmelzenvon Eis oder Schnee
erfolgen kann, jedoch kein Gefrieren.

Wenn die BedingungTs � 0�C erfüllt werden kann, stellt sich die Oberfl¨achen-
temperaturTs so ein, daß die Energiebilanz an der Oberfl¨ache gem¨aß Gleichung (2.29)
zuQai+Qc = 0 ausgeglichen ist. Folgt jedoch aus einer ausgeglichenen Energiebilanz
eine OberflächentemperaturTs > 0�C, so wirdTs = 0�C gesetzt, die Energiebilanz
mit diesem Wert neu berechnet und der Energie¨uberschuß benutzt, um Eis oder Schnee
zu schmelzen. Die Gleichungen

@hs

@t
= �Qai +Qc

�snLi

(2.33) 
@h

@t

!
a

= �Qai +Qc

�iLi

� @hs

@t
(2.34)

beschreiben in diesem Fall die Eis- und Schneedicken¨anderung an der Meereisober-
fläche. Hierbei wird angenommen, daß zuerst der gesamte auf der Eisscholle liegende
Schnee schmilzt, bevor sich die Eisdicke ¨andert.

Wie in Gleichung (2.31) zu erkennen, ist der konduktive W¨armefluß von der Eis-
und Schneedicke abh¨angig. In einer Fl¨ache von der Gr¨oße einer Modellgitterzelle exi-
stieren in der Natur aber im allgemeinen sowohl d¨unne als auch dicke Eisschollen,
wobei der konduktive W¨armetransport haupts¨achlich durch die d¨unnsten Eisschollen
erfolgt. Um trotz der Beschr¨ankung des Modells auf eine Eisklasse eine m¨oglichst
realistische Beschreibung der Thermodynamik in einer Modell-Gitterzelle zu erhalten,
wird nach Hibler (1984) f¨ur den eisbedeckten Teil der Gitterzelle eine lineare Eis-
dickenverteilung von 0 bis2h�i angenommen, die numerisch durch sieben subskalige
Klassen der Dicken1

7
h�i bis 13

7
h�i approximiert wird. F¨ur jede der sieben Kategorien

wird die Wachstumsrate bestimmt; anschließend werden die Wachstumsraten der sie-
ben Kategorien gemittelt.

Die Eisdickenänderung an der Unterseite des Eises folgt analog zur Gleichung
(2.34) gem¨aß  

@h

@t

!
o

= �Qoi �Qc

�iLi

(2.35)

6Durch die Wirkung der Soledrainage ist die Meereisoberfl¨ache im allgemeinen salzarm. Zudem ist
das Meereis meist mit einer Schneeauflage bedeckt, die wegen ihres meteorischen Ursprungs stets aus
Süßwasser besteht.
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aus der Bilanz der W¨armeflüsse an der unteren Grenzfl¨ache.

Eisfreier Teil der Gitterzelle

In jeder Gitterzelle befindet sich ein durch den Wert der EiskonzentrationA bestimm-
ter Anteil offenen Wassers. Gleichung (2.22) liefert hier den W¨armeflußQao an der
Grenzfläche zur Atmosph¨are. Als Oberfl¨achentemperaturTs geht hier die Temperatur
der obersten Schicht des Ozeans ein; in Gleichung (2.23) und (2.28) werden die Albedo
bzw. die Verdunstungsw¨arme für flüssiges Wasser eingesetzt.

SolangeTs oberhalb des GefrierpunktesTf liegt, wird der resultierende W¨armefluß
Qao in Erwärmung oder Abk¨uhlung der ozeanischen Deckschicht umgesetzt. WennTs
bereits am Gefrierpunkt liegt, kann der Ozean bei weiterem Energieverlust an die At-
mosphäre nicht weiter abgek¨uhlt werden, so daß die Energiebilanz durch den Gewinn
latenter Wärme bei der Eisbildung ausgeglichen wird. Die thermodynamische Wachs-
tumsrate des Eisvolumens im offenen Teil der Gitterzelle ist dann 

@h

@t

!
ow

= �Qao

�iLi

: (2.36)

Mittlere Wachstumsrate

Durch Wichtung mit ihren jeweiligen Fl¨achenanteilen werden die Wachstumsraten
für den eisbedeckten und den offenen Teil der Gitterzelle zusammengefaßt:

@h

@t
= A �

 
@h

@t

!
a

+ A �
 
@h

@t

!
o

+ (1� A) �
 
@h

@t

!
ow

(2.37)

ist die gesamte thermodynamisch bedingteÄnderung der Eisdicke.
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2.2.2.3 Laterales Eiswachstum und Rinnenbildung

Ausgehend von der im vorherigen Abschnitt beschriebenen Berechnung der thermody-
namischen Wachstumsrate wird die damit verbundeneÄnderung der Eiskonzentration
A durch empirische Gleichungen (Hibler, 1979) beschrieben: Im Falle des Gefrierens
wächst die eisbedeckte Fl¨ache proportional zur Fl¨ache offenen Wassers(1�A) gemäß

SA =
1� A

ho

 
@h

@t

!
ow; freeze

+ Ssh
A ; (2.38)

wobei der empirische Parameterh0 (sog. Rinnenschließungsparameter) die Geschwin-
digkeit bestimmt, mit der sich die Eisdecke schließt. Er ist mith0 = 1:0 m in den hier
vorgestellten Untersuchungen so gew¨ahlt worden, daß Eisvolumen und Wassermasse-
neigenschaften in der Simulation realistisch reproduziert werden.

Im Falle des Schmelzens dagegen ist die Abnahme der eisbedeckten Fl¨ache pro-
portional zur Abnahme des Eisvolumens:

SA =
A

2h

 
@h

@t

!
melt

+ Ssh
A ; (2.39)

wobei der FaktorA
2h

aus der Annahme einer zwischen 0 und2h
A

gleichverteilten Eis-
dicke folgt. Das Entstehen von Rinnen offenen Wassers durch Scherdeformation wird
nach Harder (1994) durch

Ssh
A = �0:5 (�� jr � ~uij) e�C(1�A) (2.40)

parametrisiert, wobei� das in Gleichung (2.49) definierte Maß der Deformationsrate
undC ein im Abschnitt 2.2.3 beschriebener empirischer Parameter ist.

2.2.3 Impulsbilanz

Wie in Abschnitt 2.2.1 beschrieben folgt die Driftgeschwindigkeit~ui, mit der Eis und
Schnee advehiert werden, aus der Impulsbilanz

m

(
@~ui

@t
+ ~ui � r~ui

)
= ~�ai � ~�io �mf~k � ~ui �mgr� + ~F (2.41)

nach dem Modell von Hibler (1979). Sie enth¨alt die lokale zeitlichëAnderung und den
Effekt der Advektion, sowie auf der rechten Seite die Schubspannungen durch Wind
(~�a) und Ozeanstr¨omung (~�io), die Corioliskraft, die Hangabtriebskraft auf einer ge-
neigten Ozeanoberfl¨ache und die internen Kr¨afte ~F . Die Variablem = �ih bezeichnet
die Eismasse pro Fl¨ache,~k = (0; 0; 1) den Einheitsvektor senkrecht zur Oberfl¨ache;
f und g bezeichnen wieder den Coriolisparameter und die Erdbeschleunigung;� re-
präsentiert die Auslenkung der Meeresoberfl¨ache gegen¨uber einer Fl¨ache konstanten
Geopotentials (Geoid), die als Teil des Kopplungsschemas aus der Ozeanstr¨omung ab-
geleitet wird.
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Schubspannungen

Die Windschubspannung wird beschrieben durch

~�ai = �acd;ai j~u10j ~u10; (2.42)

wobei cd;ai = 1:32 � 10�3 den atmosph¨arischen Schubspannungskoeffizienten be-
zeichnet. Da die Driftgeschwindigkeit des Meereises im allgemeinen klein gegen die
Windgeschwindigkeit ist, wird sie bei der Formulierung von Gleichung (2.42) ver-
nachlässigt.

Der Schub~�io zwischen Eis und Ozean ist Teil der Kopplung zwischen Eis- und
Ozeanmodell. Seine Berechnung wird in Abschnitt 2.4.3 beschrieben.

Interne Kr äfte, Rheologie

Die internen Kräfte ~F im Meereis werden gem¨aß

Fj =
X
i

@�ij

@xi
: (2.43)

als Divergenz des zwei-dimensionalen Spannungstensors� beschrieben. Ausgehend
vom Tensor der Deformationsraten

_�i;j =
1

2

(
@uii
@xj

+
@uji
@xi

)
(2.44)

beschreibt das Fließgesetz

�ij = 2� _�ij + [(� � �)( _�11 + _�22)� P=2] �ij (2.45)

(Hibler, 1979) die im Meereis auftretenden internen Spannungen als Funktion seines
Bewegungszustands. Die hierin auftretenden Terme sind die Kompressionsviskosit¨at

� =
P

2(� +�min)
; (2.46)

die Scherviskosit¨at7

� =
P

2e2(� +�min)
(2.47)

und die Eish¨arte

P = P �h e�C(1�A): (2.48)

7Die Gleichungen (2.46) und (2.47) sind von Harder (1996) gegen¨uber der Formulierung von Hibler
(1979) modifiziert worden und gew¨ahrleisten einen gleitenden̈Ubergang vom plastischen ins viskose
Regime.
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Hierbei ist

� =

"
( _�211 + _�222)

�
1 +

1

e2

�
+ 4

_�212
e2

+ 2_�11 _�22

�
1� 1

e2

�# 1
2

: (2.49)

Der Parametere bestimmt das Verh¨altnis zwischen Kompressions- und Scherviskosit¨at.

In dieser Form beschreibt das Fließgesetz das Meereis als ein viskos-plastisches
Medium: Bei sehr kleinen Deformationsraten verh¨alt sich Meereis wie eine viskose
kompressible Fl¨ussigkeit. Mit steigender Deformationsrate steigt die interne Spannung,
bis sie den durch Gleichung (2.48) gegebenen Grenzwert8 erreicht. Hier bricht das
Eis und gibt durch plastische Verformung nach, wobei die interne Spannung von der
Deformationsrate unabh¨angig wird.

Ein weiteres wesentliches Merkmal dieser Rheologie ist das unterschiedliche Ver-
halten bei divergenter und konvergenter Drift. W¨ahrend im Rahmen des Arctic Ice
Dynamics Joints Experiments (AIDJEX) bei divergenter Drift keine nennenswerten in-
ternen Kräfte beobachtet wurden, setzt das Eis Konvergenz und Scherung erheblichen
Widerstand entgegen. Gleichung (2.48) beschreibt die hierbei maximal erreichbare in-
terne Spannung, die nach Hibler (1979) als Funktion der mittleren Eisdickeh und des
BedeckungsgradesA angesetzt wird: D¨unnes Eis und lockere Schollenfelder k¨onnen
der Deformation keinen großen Widerstand entgegensetzen. Erst bei einer kompakten
Eisdecke aus dickem Eis k¨onnen die internen Kr¨afte eine konvergente Drift bremsen
oder ganz zum Stillstand bringen. Die internen Kr¨afte im Eis wirken also nur bei hohen
Eiskonzentrationen und nehmen mit der Dicke der Eisschollen zu.

Die großskalig wirkenden Kr¨afte ergeben sich als statistisches Mittel vieler klein-
und mesoskaliger Prozesse, die im Modell nicht aufgel¨ost werden k¨onnen. Daher sind
P �, C, e und�min reine Modellparameter, deren Werte als

P � = 20000N m�2

C = 20

e = 2

�min = 2 � 10�9s�1

(Hibler, 1979; Fischer, 1995; Harder, 1996; eigene Sensitivit¨atsstudien) gew¨ahlt wur-
den.

8Bei einem zweidimensionalen Kontinuum wird diese Bruchgrenze durch eine eliptische Fließkurve
mit der Exzentrizität e beschrieben (siehe z.B. Mellor, 1986).
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2.2.4 Schnee

Die fast immer vorhandene Schneeschicht d¨ampft die Reaktionen des Meereises auf
thermodynamische Anregungen aus der Atmosph¨are: Da die W¨armeleitfähigkeit von
Schnee nur ein siebtel von der des Meereises betr¨agt, wirkt schon eine d¨unne Schnee-
schicht als effizienter W¨armeisolator (Gleichung 2.32), der das thermodynamische Eis-
wachstum deutlich verlangsamt. Die im Vergleich zum Meereis h¨ohere Albedo von
Schnee (Abschnitt 2.2.2.1) reduziert dagegen den absorbierten Anteil der solaren Ein-
strahlung und damit die zum Schmelzen des Meereises zur Verf¨ugung stehende Ener-
gie. Beide Effekte werden wie beschrieben in der Thermodynamik des Meereismodells
berücksichtigt.

Die Entwicklung der Schneeschicht wird nach Owens und Lemke (1990) durch
die Bilanzgleichung (2.19) beschrieben, wobei sich der QuelltermSs aus folgenden
Beiträgen zusammensetzt:

� Bei einer LufttemperaturTa < 0� C vergrößert der ¨uber dem eisbedeckten Teil
der Gitterzelle fallende Niederschlag die Dicke der bereits vorhandenen Schnee-
schicht.

� Bei der Berechnung der Schmelzraten nach Gleichung (2.33) wird angenommen,
daß zuerst der gesamte auf dem Eis liegende Schnee schmilzt.

� Durch die mit der Akkumulation von Schnee steigende Schneelast kann die
Grenzfläche zwischen Eis und Schnee unter die Wasserlinie gedr¨uckt werden.
In diesem Falle str¨omt Wasser in die (im allgemeinen recht por¨ose) Schnee-
schicht ein, wobei der Schnee, der sich unterhalb der Wasserlinie befindet, in Eis
umgewandelt wird. Die zus¨atzlich in den QuelltermSh eingehende Dicke des
so erzeugten, sogenannten meteorischen Eises wird nach dem Archimedischen
Prinzip bestimmt (Lepp¨aranta, 1983). Dieser Flutungseffekt, der im Weddell-
meer einen signifikanten Beitrag zum Eisvolumen leistet (Eicken et al., 1994),
ist von Fischer (1995) ausf¨uhrlich beschrieben und untersucht worden.

2.3 Schelfeis-Ozean-Wechselwirkung

Die Prozesse unter dem Schelfeis werden vornehmlich durch die Druckabh¨angigkeit
desin situ-Gefrierpunkts von Meerwasser bestimmt. Nahe der Aufsetzlinie (grounding
line) des Schelfeises, wo seine M¨achtigkeit i. a. gr¨oßer als 1000 m ist, liegt derin situ-
Gefrierpunkt deutlich unterhalb der Gefrierpunktstemperatur an der Ozeanoberfl¨ache.
In die Kaverne einstr¨omendes Wasser9 sorgt hier für Schmelzen von Schelfeis. Durch

9Wasser, das im nicht mit Schelfeis bedeckten Teil des Ozeans durch W¨armeverlust an die Atmo-
sphäre abgek¨uhlt wird, kann die Oberfl¨achengefrierpunktstemperatur nicht unterschreiten.
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den Wärmeentzug k¨uhlt sich das Wasser ab; durch das eingetragene Schmelzwasser
wird aber seine Dichte reduziert, so daß das Wasser an der Schelfeisbasis entlang in
Gebiete mit geringerer Schelfeism¨achtigkeit aufsteigt. Da hierbei der Druck abnimmt,
kann diein situ-Gefrierpunktstemperatur diein situ-Temperatur des Wassers ¨uberstei-
gen. Als Reaktion auf die so entstandene Unterk¨uhlung bilden sich Eiskristalle, die sich
an der Schelfeisunterseite anlagern und so K¨orper marinen Eises unter dem Schelfeis
bilden (Engelhardt und Determann, 1987). Beim Gefrierprozeß bleibt Salz im Wasser
zurück, die Dichte steigt, so daß Wasser wieder absinken und Teil einer geschlossenen
Zirkulation werden kann. Aus der Kaverne ausstr¨omendes Wasser mit Temperaturen
unter dem Oberfl¨achengefrierpunkt wird als Eisschelfwasser (ISW) bezeichnet.

Diese Prozesse sind f¨ur das Filchner-Ronne-Schelfeis z. B. von Hellmer und Ol-
bers (1991), Grosfeld et al. (1998) und Gerdes et al. (1999) untersucht worden. Die
dort genutzten Modelle der Schelfeis-Ozean-Wechselwirkung waren unabh¨angig vom
hier angewandten Meereismodell entwickelt worden. In den Modellen von Hellmer
und Olbers (1991) sowie Hellmer et al. (1998) wird derin situ-Gefrierpunkt an der
Schelfeisunterseite aus einer diagnostischen Salzbilanz f¨ur die Grenzfläche zwischen
Eis und Wasser berechnet, w¨ahrend Grosfeld et al. (1998) und Gerdes et al. (1999)
den Salzgehalt der obersten Schicht des Ozeanmodells benutzen; dennoch stellen die
Beziehungen f¨ur die Wechselwirkung zwischen Schelfeis und Ozean einensubsetder
grundlegenden Gleichungen eines Meereismodells dar.

In BRIOS-2 werden die dynamischen und thermodynamischen Wechselwirkungen
von Meereis und Ozean sowie Schelfeis und Ozean durch ein einheitliches Gleichungs-
system beschrieben. Auch zur Berechnung der Fl¨usse von W¨arme, Salz und Impuls an
der Schelfeis-Unterseite werden also die in im Abschnitt 2.2 vorgestellten Gleichungen
genutzt. Gegen¨uber einem reinen Meereismodell wurde das zugrundeliegende Eismo-
dell in folgenden Punkten modifiziert:

� Im gesamten Modellgebiet ist die Gefrierpunktstemperatur eine Funktion des
Drucks und des Salzgehalts in der obersten Schicht des Ozeanmodells (vgl. Ab-
schnitt 2.4.1). Unter dem Meereis hat dies keinen signifikanten Einfluß auf das
Verhalten des gekoppelten Systems, f¨ur die Beschreibung der Wechselwirkung
an der Schelfeisunterseite ist diese Erweiterung jedoch unentbehrlich.

� Für die Schelfeisregionen wirdA = 1, hs = 0 und~ui = 0 gesetzt. Die M¨achtig-
keit des Schelfeises wird in der Eisdickeh vorgeschrieben und zeitlich konstant
gehalten. Das Eismodell wird somit f¨ur die Schelfeisgebiete auf ein thermo-
dynamisches Modell reduziert, das sich auf die in Abschnitt 2.2.2 beschriebe-
ne Berechnung der Energiebilanz und die daraus abgeleiteten Wachstums- und
Schmelzraten beschr¨ankt.

Wie in den erwähnten früheren Schelfeis-Modellstudien wird das Schelfeis als zeit-
lich unveränderlich angesehen; das Modell beschreibt zwar die mit dem Gefrieren
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und Schmelzen an der Schelfeisunterseite verbundenen Fl¨usse von Salz und W¨arme,
verändert jedoch nicht die Schelfeisdicke. Auch das z¨ahe Fließen des Eisk¨orpers wird
vernachlässigt.10

2.4 Kopplung Eismodell - Ozeanmodell

Eis und Ozean treten miteinander durch Austausch von W¨arme, S¨ußwasser (Salz) und
Impuls in Wechselwirkung.

2.4.1 Wärmefluß

Meereis - Ozean

Der WärmeflußQoi zwischen dem Ozean und der Unterseite des Meereises wird nach
Morison et al. (1987) mit

Qoi = �wcp;wch;iou�(To � Tf ) (2.50)

parametrisiert. Hier bezeichnet�w die Dichte von Wasser,cp;w seine spezifische
Wärmekapazit¨at bei konstantem Druck undch;io = 1:2 �10�2 den Transferkoeffizienten
für die Übertragung von (f¨uhlbarer) Wärme zwischen dem Ozean und der Unterseite
des Eises. Die sog. Reibungsgeschwindigkeitu� wird durch

u� =
p
cd;io j~uw � ~uij (2.51)

aus der Relativbewegung zwischen Eis und Ozean bestimmt, wobei~uw die Strömungs-
geschwindigkeit in der obersten Schicht des Ozeanmodells undcd;io = 3 � 10�3 den
ozeanischen Schubspannungskoeffizienten bezeichnet.

Als TemperaturTo wird die TemperaturTN in der obersten Schicht des Ozeanmo-
dells eingesetzt. Die GefrierpunktstemperaturTf an der Unterseite des Eises wird durch
die (in situ-) Gefrierpunktstemperatur der obersten Schicht des Ozeans approximiert.
Sie ist gem¨aß

Tf = �(0:0575SN � 1:7105 � 10�3S1:5
N + 2:1550 � 10�4S2

N)� 7:53 � 10�3P (2.52)

10Prinzipiell ließe sich ein dynamisch-thermodynamisches Eismodell auch zur prognostischen Be-
schreibung der Dicken¨anderung und des Fließens des Schelfeises verwenden. Das Fließverhalten eines
Schelfeises unterscheidet sich jedoch drastisch vom Verhalten eines f¨ur das Meereis typischen Schol-
lenfeldes, so daß eine einheitliche Beschreibung derDynamikvon Meereis und Schelfeis bisher nicht
möglich ist. In einem ersten Schritt k¨onnte das Fließen des Eises in Form eines konstanten Geschwin-
digkeitsfeldes vorgeschrieben werden. Die Schelfeisdicke w¨urde dann nur zur Initialisierung vorgegeben
und wäre wie die Dicke des Meereises eine prognostische Gr¨oße, deren Entwicklung durch Gefrieren,
Schmelzen und Advektion bestimmt wird. Physikalisch wie numerisch ist dies unproblematisch, jedoch
müßte das Kalben an der Schelfeiskante geeignet parametrisiert werden.
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(UNESCO, 1978) abh¨angig von ihrem SalzgehaltSN und dem hydrostatischen Druck
P . Unter Meereis ist die Druckabh¨angigkeit vernachl¨assigbar; unter den großen antark-
tischen Schelfeisgebieten dagegen bestimmt sie maßgeblich das Verhalten des Systems
(Hellmer und Olbers, 1989).

Schelfeis - Ozean

Während die oberfl¨achennahen Geschwindigkeiten des Ozeans außerhalb der Schel-
feiskavernen wesentlich durch den Schub an der Ozeanoberfl¨ache bestimmt werden,
stellt die Reibung an der Schelfeisunterseite (Abschnitt 2.4.3) nur eine Impulssenke dar.
Innerhalb der Schelfeiskavernen w¨achst daher die Bedeutung der Gezeitenstr¨ome, die
von SPEM aber wegen der festen Oberfl¨ache (obere Randbedingungw = 0) nicht re-
produziert werden k¨onnen. Modellrechnungen von Robertson et al. (1998) zeigen ma-
ximale Strömungsgeschwindigkeiten um 20 cm/s unter dem Filchner-Ronne-Schelfeis.
Um den Wärme- und S¨ußwasseraustausch zwischen Ozean und Schelfeis nicht syste-
matisch zu untersch¨atzen, wird im gekoppelten Modell wie auch im ungekoppelten
Ozeanmodell BRIOS-1 (Beckmann et al., 1999) auf eine geschwindkeitsabh¨angige Pa-
rametrisierung der W¨armeflüsse zwischen Schelfeis und Ozean verzichtet und stattdes-
sen

Qoi = �wcp;wT (To � Tf ) (2.53)

mit T = 10�4 m/s (Hellmer und Olbers, 1989) angesetzt. Dies ist ¨aquivalent zum
geschwindigkeitsabh¨angigen Ansatz (2.50, 2.51) mit einer Relativgeschwindigkeit von
j~uw � ~uij = 0:15 m/s.

Atmosphäre - Ozean

Wie in Abschnitt 2.2.2.2 beschrieben, wird auch im nicht mit Eis bedeckten Teil der
Gitterzelle der W¨armefluß durch Gleichung (2.22) bestimmt. Die in den Ozean gelan-
gende Wärmemenge ist dann

Qow = Qao + �iLi

 
@h

@t

!
ow

: (2.54)

Flußmittelung

Durch Wichtung mit ihren jeweiligen Fl¨achenanteilen werden die beiden Beitr¨age zu-
sammengefaßt:

Qo = (1� A) �Qow � A �Qoi (2.55)
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ist der gesamte W¨armefluß an der Ozeanoberfl¨ache. Der in die W¨armebilanz der ober-
sten Ozean-Gitterbox eingehende ,,Temperaturfluß” an der Oberfl¨ache hat die Dimen-
sion K m s�1 und wird aus dem W¨armefluß gem¨aß

F� =
Qo

�wcp;w
(2.56)

berechnet.

Solare Einstrahlung

Der in die Wassers¨aule eindringende Teil(1�A) �(1��ow) �Q#
SW der kurzwelligen so-

laren EinstrahlungQ#
SW wird in Regionen hoher vertikaler Aufl¨osung nicht vollst¨andig

in der obersten Schicht des Ozeanmodells absorbiert. Die in einer Tiefez anzutreffende
Intensität läßt sich durch das Exponentialprofil

QSW (z) = (1� A) � (1� �ow) �Q#
SW � e��z (2.57)

beschreiben, wobei� = 0:04 m�1 den Absorptionskoeffizienten bezeichnet. Der damit
verbundene W¨armegewinn ist

F�
SW =

1

�wcp;w
� @QSW

@z
(2.58)

und wird im gekoppelten Modell aus der Differenz der Strahlungsfl¨usse an der Ober-
und Unterseite jeder Gitterbox berechnet.

2.4.2 Salzfluß

Bei der Eisbildung wird nur ein kleiner Teil des im Meerwasser enthaltenen Salzes in
den Kristallverband eingebaut, der ¨uberwiegende Teil verbleibt in der fl¨ussigen Phase.
Auf diese Weise ist die Eisbildung mit einem Salzeintrag in die ozeanische Deckschicht
verbunden, w¨ahrend umgekehrt das Schmelzen von Meereis einen S¨ußwassereintrag
in die Oberfläche des Ozeans liefert. Durch beide Prozesse ¨andert sich die Dichte der
ozeanischen Deckschicht; w¨ahrend der Eisbildung kann so dichtegetriebene Konvekti-
on ausgel¨ost werden.

Der mit der thermodynamischen̈Anderung des Eis- und Schneevolumens verbun-
dene virtuelle Salzfluß wird durch

FS
i = (So � Si)

�i

�w

 
@h

@t

!
th

+ So
�sn

�w

 
@hs

@t

!
th

(2.59)

beschrieben. Hierbei bezeichnetSo den Salzgehalt der ozeanischen Deckschicht, f¨ur
den der SalzgehaltSN der obersten Schicht des Ozeanmodells eingesetzt wird.Si ist



KAPITEL 2. MODELLBESCHREIBUNG 33

der Salzgehalt des Meereises, der mit 5 psu angenommen wird. Der Salzgehalt von
Schnee wird als null angenommen.�i, �sn und�w bezeichnen die Dichten von Meereis,
Schnee und Meerwasser.

Eine weitere Quelle von S¨ußwasser bildet die mit(P � E) bezeichnete Differenz
aus Niederschlag und Verdunstung. Bei Lufttemperaturen ¨uber dem Gefrierpunkt von
Süßwasser(Ta � 0�C) wird angenommen, daß der gesamte Niederschlag als Regen
fällt, der von den Eisschollen ins Meer fließt. BeiTa < 0�C dagegen wird der im
eisbedeckten Teil der Gitterzelle fallende Niederschlag als Schnee auf dem Meereis
akkumuliert. Der in den offenen Ozean gelangende Fluß von S¨ußwasserFS

ow ist also

FS
ow = So �

(
P � E bei Ta � 0�C

(1� A) � (P � E) bei Ta < 0�C
(2.60)

Der insgesamt in die Bilanzgleichungen der obersten Schicht des Ozeanmodells
eingehende Salzfluß wird dann als Summe

FS = FS
i + FS

ow (2.61)

der beiden Anteile berechnet.

2.4.3 Austausch von Impuls

Der Impulsaustausch zwischen Eis und Ozean wird durch die zu Gleichung (2.42) ana-
loge Bulkformel

~�io = �wcd;io j~ui � ~uwj
�
(~ui � ~uw) cos� + ~k � (~ui � ~uw) sin�

�
(2.62)

beschrieben. Hier bezeichnet�w = 1000 kg/m3 die Dichte von Wasser undcd;io =

3 � 10�3 den ozeanischen Schubspannungskoeffizienten. Die Eisdriftgeschwindigkeit
~ui ist von derselben Gr¨oßenordnung wie die Str¨omungsgeschwindigkeit des Ozeans
und kann daher im Gegensatz zu Gleichung (2.42) hier nicht vernachl¨assigt werden.

Als Strömungsgeschwindigkeit~uw des Ozeans geht im gekoppelten Modell die Ge-
schwindigkeit(u; v)N in der obersten Schicht des Ozeanmodells ein. Dies ist jedoch
nicht die Oberflächengeschwindigkeit, so daß diese Formel im Gegensatz zur Glei-
chung (2.42) einen Drehwinkel� enthält. Sein Wert wurde nach einer Reihe von Sen-
sitivitätsstudien, die im Abschnitt 3.3.3 und im Anhang C beschrieben werden, auf10�

festgelegt.

Analog zu Gleichung 2.42 wird der Windschub~�ao im nicht mit Eis bedeckten Teil
der Gitterzelle durch

~�ao = �acd;ao j~u10j ~u10; (2.63)
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mit cd;ao = 1:0�10�3 parametrisiert. Der Oberfl¨achenantrieb f¨ur die Impulsgleichungen
des Ozeanmodells wird durch fl¨achengewichtete Mittelung von�io und�ao gebildet:

~�o = A � ~�io + (1� A) � ~�ao (2.64)

~F (u;v) =
~�o

�0
(2.65)

Diese Beschreibung ist konsistent mit dem dritten Newton’schen Gesetz (actio = reac-
tio).11

Während die Gleichungen des Meereismodells auf einem sph¨arischen Arakawa-
B-Gitter (Arakawa und Lamb, 1977) diskretisiert sind, werden die Gleichungen des
Ozeanmodells wie erw¨ahnt auf einem Arakawa-C-Gitter gel¨ost. Für die Berechnung
der Schübe zwischen Eis und Ozean werden daher die Geschwindigkeiten der obersten
Gitterbox des Ozeanmodells linear auf die Vektorpunkte des Eismodells interpoliert.

Das Ozeanmodell verwendet dierigid lid -Approximation, berechnet also keine
Auslenkungen der Ozeanoberfl¨ache. F¨ur die Impulsbilanz (2.41) des Meereises wird
jedoch die Hangabtriebskraft auf einer geneigten Wasseroberfl¨ache ben¨otigt. Sie wird
näherungsweise durch die (eigentlich f¨ur geostrophische Str¨omungen geltende) Bezie-
hung

r� = �f

g
~k � ~uw (2.66)

aus der Str¨omung in der obersten Gitterbox des Ozeanmodells abgeleitet.

2.5 Realisierung als Weddellmeer-Modell

2.5.1 Modellgebiet

Das gekoppelte Modell wird auf einem zirkumpolaren Modellgebiet betrieben, das den
Ozean s¨udlich von50�S einschließlich der Schelfeiskavernen umfaßt (Abb. 2.2). Im
atlantischen Sektor des S¨udpolarmeeres, dem Schwerpunkt dieser Untersuchung, be-
trägt die Auflösung des Gitters1:5� in zonaler Richtung und1:5� �cos� in meridionaler
Richtung, wobei� die geographische Breite bezeichnet. Damit entsteht ein isotropes
Gitter mit einer Maschenweite von rund 30 km im s¨udlichen Weddellmeer (79�S) und

11Eine alternative Formulierung f¨ur diesen Term beschreibt den Schub~�o an der Ozeanoberfl¨ache als
Vektorsumme aus dem Schub~�a der Atmosph¨are und den internen Kr¨aften ~F im Eis, die eine Senke
für den durch den Windschub eingetragenen Impuls darstellen:~�o = ~�a + ~F . Diese Formulierung ver-
nachlässigt zum einen den Effekt der Corioliskraft in der Bewegung des Meereises und kann auch die
Reibung an der Unterseite von Fest- oder Schelfeis nicht beschreiben, zum anderen l¨aßt die Berechnung
der internen Kr¨afte innerhalb des Eismodells aus numerischen Gr¨unden ihre Verwendung als Teil des
Kopplungsschemas nicht zu.
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Abbildung 2.2: Das Modellgitter f¨ur skalare Gr¨oßen, projiziert auf eine Karte der
Küstenlinien. Blau markiert sind die Gitterpunkte im nicht mit Schelfeis bedeckten
Ozean; rot markiert sind die Gitterpunkte mit Schelfeis.
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und 100 km am n¨ordlichen Rand. Jeweils westlich von75�W und östlich von45�E
schließt sich ein Bereich an, in dem die Gitterweite in zonaler Richtung w¨achst. Im
Indischen und Pazifischen Sektor des S¨udlichen Ozeans wird das Modellgebiet durch
einen mit6:75� in zonaler Richtung grobaufl¨osenden Bereich geschlossen. Auf diese
Weise werden offene R¨ander in meridionaler Richtung und die damit verbundene Wahl
weiterer Randbedingungen vermieden.

In der Vertikalen ist der Ozean in 24 Schichten aufgel¨ost, wobei die Schichtdicke
wie im Abschnitt 2.1.3 beschrieben zur Oberfl¨ache und zum Boden hin abnimmt (An-
hang A).

Zur Festlegung der Wassertiefe wurde die von Smith und Sandwell (1997) aus
Satelliten-Gravimetrie-Daten abgeleitete Bodentopographie genutzt. F¨ur die Regi-
on des Weddellmeeres s¨udlich von 72�S wurden die Daten durch Messungen der
Bathymetrie-Gruppe des AWI (Schenke et al., 1998) und durch den Datensatz von
Johnson und Smith (1997) f¨ur die Kaverne unter dem Filchner-Ronne-Schelfeis
ergänzt. Die Topographie wurde bilinear auf das Modellgitter interpoliert und durch
einen Neunpunktoperator gegl¨attet. In flachen Regionen, d. h. in K¨ustennähe und in
den Schelfeiskavernen, wurde eine minimale Wassers¨aulendicke von 200 m vorge-
schrieben.

Für die Dicke der beiden großen antarktischen Schelfeisgebiete, des Filchner-
Ronne-Schelfeises und des Ross-Schelfeises, wurden Daten von Johnson und Smith
(1997) verwendet. F¨ur die übrigen Schelfeisgebiete (Larsen-, Brunt-, Riiser-Larsen-,
Fimbul- und Amery-Schelfeis) wird eine M¨achtigkeit von 200 m vorgeschrieben.

2.5.2 Anfangsbedingungen

Die Anfangsverteilungen von� undS für das Ozeanmodell wurden dem Hydrogra-
phic Atlas of the Southern Ocean (Olbers et al., 1992) entnommen und trilinear auf das
Modellgitter interpoliert. Da f¨ur die Schelfeiskavernen keine geeigneten Datens¨atze
existieren, werden hier lineare, mit der Tiefe anwachsende Temperatur- und Salzge-
haltsprofile vorgeschrieben (Beckmann et al., 1999).

Eine Meereisdecke ist anfangs nicht vorhanden. Die Anfangsgeschwindigkeiten f¨ur
Meereis und Ozean sind null.

2.5.3 Randbedingungen und Antrieb

Ozean

Wie bereits bei Beckmann et al. (1999) beschrieben, erfordert die n¨ordliche Begren-
zung des Modellgebiets bei50�S einige Annahmen ¨uber den Verlauf des Antarktischen
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Zirkumpolarstroms (ACC): Der Transport durch die Drake Passage wird mit 130 Sv
(Whitworth und Peterson, 1985) vorgeschrieben. Die H¨alfte davon verl¨aßt das Modell-
gebiet zwischen der K¨uste Südamerikas und30�W. Diese 65 Sv werden im Indischen
Sektor zwischen120�E und180�E in das Modellgebiet zur¨uckgeführt.

In einem fünf Gitterzellen breiten Streifen entlang des Nordrandes sind Temperatur
und Salzgehalt durch einen linearen D¨ampfungsterm mit zum Rand hin abnehmender
Zeitskala an die Klimatologie nach Olbers et al. (1992) gekoppelt. Weitere Flußkorrek-
turen (oderrestoringzu beobachteten Gr¨oßen) werden nicht durchgef¨uhrt.

Meereis

Die in die Windschubspannung~�a und in die Berechnung der Fl¨usse sensibler und
latenter Wärme Qs und Ql eingehende Windgeschwindigkeit~u10 in 10 m Höhe
(Abb. 2.3) sowie die Luft- und TaupunktstemperaturenTa bzw. Td in 2 m Höhe und
der WolkenbedeckungsgradAc wurden den Reanalysen12 des Europ¨aischen Zentrums
für mittelfristige Wettervorhersagen (ECMWF) f¨ur den Zeitraum von 1985 bis 1993
entnommen. Die in sechsst¨undigen Intervallen vorliegenden Daten wurden nicht zeit-
lich gemittelt, sondern nur auf das Modellgitter interpoliert.
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Abbildung 2.3: Mittleres Windfeld in 10 m H¨ohe im atlantischen Sektor des S¨udpo-
larmeeres. Dargestellt ist das Mittel aus den ECMWF-Reanalysen der Jahre 1985 bis
1993, interpoliert auf das Modellgitter. Jeder zweite Vektor ist gezeigt.

12Gegenüber denAnalysenaus dem gleichen Zeitraum bieten dieReanalysendes ECMWF den Vor-
teil, daß sie mit einheitlichen Parametrisierungen gerechnet wurden, und damit keinen unrealistischen
Trend der Oberfl¨achentemperatur (Fischer und Lemke, 1994) aufweisen.
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In den Fluß latenter W¨arme (Gleichung 2.28) gehen die spezifischen Feuchtenqa
undqs in 2 m Höhe bzw. unmittelbar ¨uber der Oberfl¨ache ein. Die spezifische Feuchte
läßt sich mit Hilfe von

qa = 0:622 � pv

p� (1� 0:622)pv
� 0:622 � pv

p
(2.67)

aus dem Partialdruckpv des Wasserdampfs in der Luft und dem Luftdruckp berech-
nen, wobei 0.622 das mittlere Verh¨altnis der Molekulargewichte von Wasserdampf und
trockener Luft ist (Parkinson und Washington, 1979). Der Partialdruck des Wasser-
dampfes wiederum folgt mittels der empirischen Gleichung

pv = 611Pa � e a
Td

Td+b (2.68)

nach Murray (1967) aus der TaupunktstemperaturTd (in �C). Hierbei sinda und b
empirische Parameter, die f¨ur die Wärmeflüsseüber Eis und Ozean unterschiedlich
gewählt werden13:

a = 21:9; b = 265.5�C über Eis
a = 17:3; b = 237.3�C über offenem Wasser
a = 19:0; b = 250�C über teilweise eisbedecktem Ozean

Die spezifische Feuchteqs unmittelbarüber der Eis- oder Wasseroberfl¨ache folgt
ebenfalls aus den Gleichungen (2.67) und (2.68), wobei angenommen wird, daß die
Luft unmittelbarüber der Oberfl¨ache dieselbe Temperatur wie die Oberfl¨ache selbst
besitzt und vollst¨andig mit Wasserdampf ges¨attigt ist, so daß Luft- und Taupunktstem-
peraturübereinstimmen. Anstelle der TaupunktstemperaturTd wird in Gleichung (2.68)
also die Oberfl¨achentemperaturTs eingesetzt, die im eisbedeckten Teil der Gitterzelle
eine diagnostische Variable des Meereismodells und im offenen Wasser die Temperatur
der obersten Schicht des Ozeanmodells ist.

Da Niederschlagsdaten aus der ECMWF-Reanalyse nicht zur Verf¨ugung standen,
wurde die Differenz(P � E) aus Niederschlag und Verdunstung, die in die Bilanz
für die Schneeauflage und in den S¨ußwasserfluß an der Ozeanoberfl¨ache eingeht, aus
den Reanalysen des National Centers for Environmental Prediction (NCEP) abgeleitet.
Dieser Datensatz enth¨alt im Gegensatz zu den Reanalysen des ECMWF nur t¨agliche
Werte.

13Die Werte für den teilweise eisbedeckten Ozean gehen in die Berechnung der kurzwelligen solaren
EinstrahlungQ#

SW ein.
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2.5.4 Zeitschrittverfahren

Die Modellgleichungen werden mit unterschiedlich langen Zeitschritten integriert: We-
gen der relativ hohen vertikalen Aufl¨osung auf dem kontinentalen Schelf ist f¨ur das
Ozeanmodell ein Zeitschritt von 11.25 Minuten (128 Zeitschritte pro Tag) erforder-
lich. Das Eismodell dagegen wird mit einem Zeitschritt von 6 Stunden integriert. Die
Berechnung der Fl¨usse von Impuls, W¨arme und Salz zwischen Eis und Ozean erfolgt
ebenfalls in Intervallen von 6 Stunden.

21.00 h 3.00 h

0.00 h
Antrieb (ECMWF)

Zeitschritt Eismodell:A h  hsn uice

Θ S  u
32 SPEM Zeitschritte

benutzeF S, F Θ; interpoliereτo

benutzeΘN SN uN

berechne mittleresuN

t

berechneF S, F Θ, τo

At+6h  ht+6h hsn  uice
t+6h t+6h

t+6h t+6ht+6hΘ S u

Abbildung 2.4: Zeitschrittschema f¨ur die Integration des gekoppelten Eis-Ozean-
Modells BRIOS-2.

Die Antriebsdaten repr¨asentieren die Jahre 1985 bis 1993 und geben Momentaufnah-
men des Zustands der simulierten Atmosph¨are um 0.00 Uhr, 6.00 Uhr, 12.00 Uhr und
18.00 Uhr wieder. Um zu erreichen, daß der 6-st¨undige Zeitschritt des Meereismodells
zentriert um diesen Zeitpunkt liegt, beginnt die Integration am 31. Dezember 1984 um
21.00 Uhr (Abb. 2.4). Die unteren, ozeanischen Randbedingungen f¨ur das Eismodell
werden den Anfangsbedingungen (Abschnitt 2.5.2) oder demrestart-Datensatz einer
früheren Integration entnommen. Mit den oberen, atmosph¨arischen Randbedingungen
vom 1. Januar 1985, 0.00 Uhr wird das Eismodell bis zum 1. Januar 1985, 3.00 Uhr
integriert. Die Flüsse von Salz, W¨arme und Impuls an der Ozeanoberfl¨ache während
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Initialisierung

• Initialisierung des Ozeanmodells  (setze Anfangswerte, Gitter und Landmaske)
• Initialisierung des Eismodells (setze Anfangswerte, übernehme Gitter und Maske von SPEM)

Zeitschritt Eismodell

• Einlesen der Antriebsdaten
• Lösen der Impulsbilanz,

Bestimmen der Eisdriftgeschwindigkeit
• Lösen der Energiebilanz an der Meereis-/

Ozean-Oberfläche und der Eisunterseite,
Bestimmung der thermodynamischen
Wachstumsraten

• Aktualisieren von Eisdicke, Schneedicke
und Eiskonzentration

32 Zeitschritte Ozeanmodell

• Lineare Interpolation der Meereisdrift
zwischen t und t+6h, Bestimmung des
Impulsflusses an der Meeresoberfläche

• Berechnung der rechten Seiten der prog-
nostischen Gleichungen füru, v, Θ, S

• Zeitschritt füru, v, Θ, S
• diagnostische Berechnung von Dichte

und Vertikalgeschwindigkeit

t

• Übergabe von Temperatur und Salzgehalt
sowie der mittleren Strömung in der
obersten Modellschicht an das Eismodell

• Übergabe von Eisdrift, Wärme- und
Süßwasserfluß sowie der solaren
Einstrahlung an der Meeresoberfläche
an SPEM

t+6h

Ausgabe der prognostischen Variablen

Abbildung 2.5: Flußdiagramm f¨ur das gekoppelte Eis-Ozean-Modell BRIOS-2. Kursiv
geschriebener Text kennzeichnet die Kommunikation zwischen Eis- und Ozeanmodell.
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dieses Zeitraums werden genutzt, um auch das Ozeanmodell f¨ur 6 Stunden zu integrie-
ren. Am Ende dieses Zeitraums werden die aktuellen Werte von Oberfl¨achentemperatur
und -salzgehalt sowie das Mittel der Oberfl¨achengeschwindigkeit des Ozeans als neue
untere Randbedingung an das Eismodell ¨ubergeben. Dieser Zyklus wird mit jeweils
aktualisierten Atmosph¨arendaten bis zum Ende der Integration wiederholt.

Um die Erzeugung und̈Ubertragung von Tr¨agheitsschwingungen zu reduzieren,
wird der Schub an der Ozeanoberfl¨ache zwischen zwei Aufrufen des Eismodells in-
terpoliert und die Geschwindigkeit~uw in Gleichung (2.62) ¨uber denselben Zeitraum
gemittelt. Das Flußdiagramm in Abb. 2.5 veranschaulicht den Ablauf der Integration.

Speicher- und Rechenzeitbedarf

Das gekoppelte Modell in der beschriebenen Konfiguration ben¨otigt rund 12 Megawor-
te Hauptspeicher. Die Integration ¨uber neun Jahre dauert auf einem CRAY-J90 Vektor-
rechner etwa einen Monat.



Kapitel 3

Hydrographie und Meereisverteilung
im Weddellmeer: Modellergebnisse
und Validierung

In der Referenzsimulation wird das in Kapitel 2 beschriebene gekoppelte Modell f¨ur
dreimal neun Jahre integriert, wobei die Antriebsdaten der Jahre 1985 bis 1993 zyklisch
wiederholt werden. Die in den folgenden Kapiteln durchgef¨uhrten Analysen beziehen
sich auf die zweite 9-Jahres-Periode dieser Integration.1

3.1 Wassermassen im Weddellmeer

Ozeanische Wassermassen werden (neben ihrem Gehalt an gel¨osten Stoffen wie
Nährsalzen oder Gasen) haupts¨achlich durch die konservativen Gr¨oßen Temperatur
und Salzgehalt charakterisiert. Diese Eigenschaften werden in den oberfl¨achennahen
Schichten durch Austausch von W¨arme und S¨ußwasser mit der Atmosph¨are gepr¨agt.
Sinkt die neu gebildete Wassermasse ab, wird der Kontakt zur Atmosph¨are unterbro-
chen, so daß sich diese Eigenschaften nur noch durch Vermischung mit anderen Was-
sermassen ¨andern k¨onnen.2 In polaren Regionen kann Meereis die oberfl¨achennahen
Austauschprozesse nachhaltig beeinflussen und so die Effekte der saisonalen und

1Wegen des relativ hohen Bedarfs an Rechenzeit wurden viele der Sensitivit¨atsstudien nur ¨uber zwei-
mal neun Jahre integriert. Im Interesse einer konsistenten Betrachtung werden auch f¨ur die Analysen der
Referenzintegration die Ergebnisse der zweiten 9-Jahres-Periode verwendet. Die Unterschiede zwischen
der zweiten und der dritten 9-Jahres-Periode sind sehr gering und f¨ur die abzuleitenden Aussagen ohne
Belang.

2Ausgenommen hiervon sind radioaktive Tracer, deren Konzentration sich durch radioaktiven Zerfall
ändert, oder Stoffe, die an biologischen Prozessen beteiligt sind.

42
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Abbildung 3.1:Über 9 Jahre gemitteltes�-S-Diagramm aus dem Weddellmeer-Sektor
des gekoppelten Modells BRIOS-2. Gitterpunkte im offenen (nicht mit Schelfeis be-
deckten) Ozean sind blau dargestellt. Abweichend markiert sind die Punkte unter dem
Filchner-Ronne-Schelfeis (rot), unter den Schelfeisgebieten des ¨ostlichen Weddell-
meeres (gr¨un) und unter dem Larsen-Schelfeis (gelb).Tf kennzeichnet die salzge-
haltsabh¨angige Oberfl¨achen-Gefrierpunktstemperatur. Klassifikation der Wassermas-
sen nach Foster und Carmack (1976) bzw. Schr¨oder und Fahrbach (1999). Abk¨urzun-
gen: WDW = Warmes Tiefenwasser, WSDW = Weddellmeertiefenwasser, WSBW =
Weddellmeerbodenwasser, HSSW = Salzreiches Schelfwasser, ISW = Eisschelfwas-
ser, SW = Oberfl¨achenwasser.
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zwischenjährlichen Variabilität der Atmosph¨are prägen oder modifizieren. Auch durch
Wechselwirkung zwischen Eis und Ozean an der Unterseite der Schelfeisgebiete wer-
den dem Ozean W¨arme, S¨ußwasser und Gase zugef¨uhrt oder entzogen.

Im über neun Jahre gemittelten�-S-Diagramm (Abb. 3.1) erkennt man, daß das
gekoppelte Modell wesentliche Charakteristiken der Wassermassen des Weddellmee-
res reproduziert. Ausgangspunkt der Wassermassenbildung im Weddellmeer ist das
Warme Tiefenwasser (WDW), das aus dem Zirkumpolaren Tiefenwasser abgeleitet ist
und mit einer Temperatur zwischen 0.5 und 1�C und einem Salzgehalt zwischen 34.65
und 34.7 von Nordosten her in das innere Weddellmeer str¨omt. Es vermischt sich mit
dem darüber liegenden Winterwasser (dem w¨ahrend des Winters ausgek¨uhlten Teil des
Oberflächenwassers) zum k¨uhleren und salz¨armeren Modifizierten Warmen Tiefenwas-
ser (Foster und Carmack, 1977). Durch Vermischung mit salzreichem Schelfwasser
(HSSW) oder auch mit dem am Ausgang des Filchnergrabens ausstr¨omenden Eis-
schelfwasser (ISW,� < Tf ) kann Weddellmeerbodenwasser (WSBW,� < �0:7�C,
S � 34:645) gebildet werden (Foldvik et al., 1985). Andererseits entsteht durch Ver-
mischung von Modifiziertem Warmem Tiefenwasser mit Weddellmeerbodenwasser der
große Wasserk¨orper des Weddellmeertiefenwassers (WSDW) mit einer Temperatur um
�0:5�C und einem Salzgehalt um 34.65, das das Weddellmeer auf verschiedenen Pfa-
den verläßt und eine wichtige Komponente des globalen Bodenwasser darstellt. Ein
Vergleich mit dem aus Messungen zusammengestellten�-S-Diagramm von Schr¨oder
und Fahrbach (1999) zeigt, daß die Wassermassen des Weddellmeeres in der Simulati-
on realistisch wiedergegeben werden.

3.2 Struktur des Weddellwirbels

Die simulierte großskalige Zirkulation im atlantischen Sektor des S¨udpolarmeeres
zeichnet sich durch eine auff¨allige Doppelzellenstruktur des Weddellwirbels aus
(Abb. 3.2). Zwei isolierte Maxima des vertikal integrierten Transports liegen im west-
lichen Weddellbecken bzw. nord¨ostlich von Maud Rise; in beiden Zellen liegt der ma-
ximale Transport zwischen 50 und 55 Sv. Diese Struktur existiert w¨ahrend des ganzen
Jahres, ist aber im Winter deutlicher ausgepr¨agt.

Die simulierten Transporte sind konsistent mit Messungen von Fahrbach et al.
(1994) und Schr¨oder und Fahrbach (1999), aus denen 30� 10 Sv über den Schnitt
Joinville Island — Kapp Norvegia und 60� 10 Sv entlang des Nullmeridians be-
rechnet wurden. Yaremchuk et al. (1998) haben den erstgenannten Schnitt mit einem
Inversmodell analysiert und einen mittleren Transport von34 � 2 Sv berechnet. Das
gekoppelte Modell BRIOS-2 prognostiziert einen mittleren Transport von 38 Sv ¨uber
den Schnitt Joinville Island — Kapp Norvegia und 43 Sv ¨uber den Nullmeridian und
liegt damit nah an den aus Messungen abgeleiteten Transportraten.
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Abbildung 3.2: Vertikal integrierter Transport im gekoppelten Meereis-Ozean-Modell
BRIOS-2. Dargestellt ist das 9-Jahres-Mittel der barotropen Stromfunktion	. Farb-
kodiert sind nur positive Werte von	; Isolinien mit negativen Werten sind gestrichelt
gezeichnet. Das Konturintervall ist 5 Sv. Die gr¨une und die rote Linie geben die Lage
der Schnitte an, auf denen aus hydrographischen Messungen von Fahrbach et al. (1994)
bzw. Schröder und Fahrbach (1999) vertikal integrierte Transportraten berechnet wur-
den. Neben dem Weddellwirbel sind mit dem Kerguelen- und dem Rosswirbel zwei
weitere ausgedehnte zyklonale Wirbel zu erkennen.
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Die Doppelstruktur des Weddellwirbels ist ein robustes Merkmal aller BRIOS-
Simulationen: Sie findet sich (neben den hier vorgestellten Experimenten) sowohl in
den Prognosen des ungekoppelten Ozeanmodells BRIOS-1 (Beckmann et al., 1999)
als auch in einer mit NCEP- anstelle der ECMWF-Daten angetriebenen Version des ge-
koppelten Modells BRIOS-2. Sie ist unempfindlich gegen¨uber Parameter-Variationen
oder unterschiedlichen Schemata f¨ur die horizontale und vertikale Vermischung.

Eine zweizellige Struktur des Weddellwirbels wurde bereits von Mosby (1934) und
Bagriantsev et al. (1989) aus Analysen hydrographischer Daten abgeleitet. Im Gegen-
satz dazu zeigen die von Kottmeier und Sellmann (1996) aus Bojendaten gewonne-
nen Oberflächenstr¨omungen keine Hinweise auf eine Doppelstruktur. Diese scheinbare
Diskrepanz läßt sich mit Hilfe von simulierten Partikeltrajektorien erkl¨aren, die auf
einem regelm¨aßigen Gitter gestartet und mit mittleren Str¨omungsfeldern aus der Refe-
renzintegration ¨uber fünf Jahre integriert wurden.

Abbildung 3.3:Über fünf Jahre integrierte Trajektorien von oberfl¨achennahen Driftern
in BRIOS-2. Das ozeanische Str¨omungsfeld wurde ¨uber neun Integrationsjahre gemit-
telt.
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In den oberflächennahen Trajektorien (Abb. 3.3) ist keine Doppelstruktur erkenn-
bar. Die oberfl¨achennahen Ozeanstr¨omungen werden durch den Einfluß des Windfeldes
geprägt; Trajektorien, die mit aktuellen anstelle von gemittelten Str¨omungsgeschwin-
digkeiten gerechnet werden, zeigen daher eine gr¨oßere Fluktuation. Auff¨allig ist jedoch
stets eine Zone mit divergenter Str¨omung nord¨ostlich von Maud Rise, entlang von64�S.
Die Auswirkungen dieser windinduzierten Divergenz auf die Meereisverteilung in ih-
rer Umgebung werden im Abschnitt 5.4 diskutiert.

Typische mittlere Str¨omungsgeschwindigkeiten im K¨ustenstrom liegen bei 5 bis 6
cm/s. Entlang des antarktischen Kontinents erkennt man ausgedehnte Gebiete, in denen
das Strömungsfeld eine auflandige Komponente hat. Als Folge der Ekman-Konvergenz
bilden sich entlang der K¨uste Abtriebsgebiete mit einer typischen mittleren Vertikalge-
schwindigkeit von 1 m/d. Hiermit verbunden ist eine ablandige, in die Tiefe gerichtete
Strömung in Bodenn¨ahe.

Abbildung 3.4: Wie Abb. 3.3, jedoch f¨ur Drifter, die in einer Tiefe von rund 1000 m
gestartet wurden.



KAPITEL 3. VALIDIERUNG DES REFERENZEXPERIMENTS 48

Im Gegensatz zu den oberfl¨achennahen Driftern ist die Doppelstruktur des Wed-
dellwirbels in den auf einer Tiefe von etwa 1000 m gestarteten Trajektorien deutlich
erkennbar (Abb. 3.4). Hier sind die saisonalen und interannualen Variationen gering,
so daß sich die Trajektorien kaum von Bahnen unterscheiden, die mitsnapshotsdes
Geschwindigkeitsfeldes berechnet wurden. Typische mittlere Str¨omungsgeschwindig-
keiten außerhalb des K¨ustenstroms liegen in dieser Tiefe bei 1.5 cm/s.

Die geschlossenen Trajektorien im Innern der Wirbel weisen darauf hin, daß die
Aufenthaltszeit von Partikeln im zentralen Weddellmeer einige Jahrzehnte betragen
kann. Dagegen verlassen Partikel, die mit dem K¨ustenstrom ins Weddellmeer gelan-
gen, dieses bereits nach wenigen Jahren wieder, wobei einige Drifter westw¨arts in das
Bellingshausenmeer transportiert werden.

3.3 Meereis

3.3.1 Jahresgang der Meereisbedeckung

Nach den Analysen des PELICON-Projektes (Heygster et al., 1996), die auf Satelliten-
beobachtungen der Jahre 1979 bis 1997 beruhen, bedeckt das Meereis im S¨udlichen
Ozean eine Fl¨ache zwischen4:5 � 106 km2 im Sommer und20 � 106 km2 im Winter. Die
Zeitreihe der Eisausdehnung3 im Referenzexperiment (Abb. 3.5) zeigt, daß das Meer-
eis im gekoppelten Modell BRIOS-2 bereits nach etwa zwei Integrationsjahren einen
quasi-zyklostation¨aren Jahresgang angenommen hat. Ein signifikanter Trend ist nach
diesem Einschwingvorgang nicht mehr zu erkennen. W¨ahrend die minimale Eisaus-
dehnung in der Simulation um etwa 40 % untersch¨atzt wird, sind die Abweichungen
bei der maximalen Eisausdehnung kleiner als 5 %.

Zur Zeit der minimalen Eisausdehung, Ende Februar bis Anfang M¨arz, ist im at-
lantischen Sektor des S¨udpolarmeeres nur das s¨udwestliche Weddellmeer mit Meereis
bedeckt (Abb. 3.6). Das Modell gibt diese Verteilung qualitativ richtig wieder, jedoch
fällt eine Fläche offenen Wassers nahe der Spitze der Antarktischen Halbinsel auf. Um
die Ursache dieser Erscheinung zu erkunden, wurden vier Modellexperimente durch-
geführt, in denen (1) die Daten der ECMWF-Reanalyseund (2) derAnalysedes Jah-
res 1992, jeweils zyklisch wiederholt, zum Antrieb des Modells genutzt wurden. Es
stellte sich heraus, daß sowohl im gekoppelten als auch im ungekoppelt betriebenen
Meereis-Modell die sommerliche Meereisverteilung nahe der Spitze der Antarktischen
Halbinsel nur bei Verwendung derAnalyse-Daten, nicht jedoch bei Verwendung der
Daten aus derReanalyserealistisch beschrieben wird. Gegen¨uber denAnalysenist die
sommerliche Lufttemperatur an der Nordspitze der Antarktischen Halbinsel in denRe-

3Die Eisausdehnung beschreibt den Fl¨acheninhalt des Gebietes, das zu mindestens 15 % mit Meereis
bedeckt ist.



KAPITEL 3. VALIDIERUNG DES REFERENZEXPERIMENTS 49

0

E
is

au
sd

eh
un

g 
[1

0 
  k

m  ]
6

2

20

10

15

5

 1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13 14 15 16 17 18 19 20 21 22 23 24 25 26 27
Integrationsjahr

 
Simuliertes Kalenderjahr

0

E
is

au
sd

eh
un

g 
[1

0 
  k

m  ]
6

2

20

10

15

5

1985 1988 1989 1990 1991 1992 19931986 1987

Abbildung 3.5: Zeitreihe der Eisausdehung in der BRIOS-2.0 Referenzintegration
(oben) und Vergleich der simulierten mit der beobachteten Eisausdehnung der Jah-
re 1985-1993 (unten). Die beobachtete Eisausdehnung wurde aus den Analysen des
PELICON-Projektes abgeleitet und ist gestrichelt dargestellt.
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analysenum 1 bis 2�C erhöht und liegt im Mittel der Monate Januar und Februar
zwischen -1.6 und 0�C (vgl. Anhang B). Damit liegt die Lufttemperatur oberhalb
der Oberflächengefrierpunktstemperatur des Ozeans, so daß sich der sensible W¨arme-
fluß zwischen Ozean und Atmosph¨are umkehrt und Meereis schmilzt. Verh¨altnismäßig
kleine Differenzen in den atmosph¨arischen Randbedingungen k¨onnen also speziell im
Polarsommer f¨ur deutliche Unterschiede in der simulierten Meereisverteilung sorgen.
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Abbildung 3.6: Monatsmittel der simulierten (links) und der beobachteten (rechts)
Meereiskonzentration im Minimum der Eisausdehnung am Beispiel des Februar 1987.

Beim Vergleich von beobachteter und simulierter Sommereisausdehnung f¨allt auch
die in der Simulation stark untersch¨atzte Eisbedeckung im Ross- und Amundsenmeer
auf. Dies sind Regionen, in denen die horizontale Aufl¨osung des Modells sehr grob
wird (vgl. Kapitel 2), und die daher die Realit¨atsnähe der im hochaufl¨osenden Teil
des Modellgitters durchgef¨uhrten Simulation nicht erreichen k¨onnen. Da die Somme-
reisausdehnung sehr sensitiv gegen¨uber der Advektion von W¨arme mit der Ozean-
strömung ist, haben bereits kleine Abweichungen in der Reproduktion des Temperatur-
und Strömungsfeldes im Ozean große Auswirkungen auf die Meereisverteilung im
betreffenden Gebiet. Hinzu kommt ein generelles Problem von Meereismodellen der
hier genutzten Form: Die Energiebilanz der Meereis-Oberfl¨ache besteht aus mehreren
großen Beitr¨agen mit unterschiedlichem Vorzeichen, die sich zu einer um ein bis zwei
Größenordungen kleineren Bilanz addieren. Schon geringe Fehler in einem der betei-
ligten Wärme- oder Strahlungsfl¨usse können die Energiebilanz und damit die Gefrier-
und Schmelzraten nachhaltig ver¨andern. Vor diesem Hintergrund und im Vergleich mit
Resultaten anderer gekoppelter Meereis-Ozean-Modelle (H¨akkinen, 1995; Goosse und
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Fichefet, 1999) ist die in BRIOS-2 erreichteÜbereinstimmung zwischen Beobachtung
und Modellergebnissen erfreulich gut.
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Abbildung 3.7: Monatsmittel der simulierten (links) und der beobachteten (rechts)
Meereiskonzentration im Maximum der Eisausdehnung am Beispiel des September
1987.

Im August und September, w¨ahrend des Zeitraums der maximalen Eisausdehnung,
ist der antarktische Kontinent vollst¨andig von einer kompakten Eisdecke umschlossen
(Abb 3.7). Nach Norden hin wird die Eisausdehnung durch den Antarktischen Zirkum-
polarstrom (ACC) begrenzt, der auch im Winter Oberfl¨achentemperaturen weit ¨uber
dem Gefrierpunkt aufweist. Sein Verlauf bestimmt die Lage der Eiskante im Winter:
Zum einen transportiert der ACC große Mengen W¨arme, zum anderen sorgen die hohen
Strömungsgeschwindigkeiten an seiner Oberfl¨ache zusammen mit den hier vorrangig
westlichen Winden f¨ur eine weitgehend zonale Eisdrift. Beide Effekte verhindern ein
weiteres Ausbreiten der Meereisdecke nach Norden. Der Verlauf des ACC wird zum
großen Teil durch die Bodentopographie bestimmt und ist im Modell durch geeigne-
te Wahl der Randbedingungen (Abschnitt 2.5.3) und Vergleich mit der beobachteten
Hydrographie optimiert worden, so daß hinsichtlich der Eisausdehung w¨ahrend des
winterlichen Maximums eine recht gutëUbereinstimmung der Modellergebnisse mit
Beobachtungen erreicht wird. Im atlantischen Sektor des S¨udpolarmeeres, wo ein Teil
des ACC außerhalb des Modellgebiets verl¨auft, erreicht die Meereisdecke ihre gr¨oßte
nordwärtige Erstreckung. Zwischen 140�E und 170�E dagegen, wo der ACC nahe an
den antarktischen Kontinent heran reicht, ist die Eisdecke selbst im winterlichen Ma-
ximum nur 200 km breit.
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Während die Lage der Eiskante aus Satellitendaten recht genau zu ermitteln ist,
sind die so bestimmten Werte der Eiskonzentration mit Fehlern von 10 % und mehr
behaftet (Comiso et al., 1997), wobei der Algorithmus aufgrund von Effekten des Wet-
ters eher zu einer Untersch¨atzung der realen Eiskonzentration neigt. Im Rahmen dieser
Unsicherheit stimmt auch die simulierte Eiskonzentration innerhalb der mit Meereis
bedeckten Region recht gut mit den Beobachtungen ¨uberein.

3.3.2 Eisdicke

Validierung an ULS-Daten

Neben der Eisausdehnung bildet die Eisdicke eine wesentliche Gr¨oße zur Validierung
des gekoppelten Modells. Eine wichtige Quelle bilden hier die Messungen der Eisecho-
lote (Upward Looking Sonar, ULS), die w¨ahrend der Jahre 1991/1992 und 1993/1994
auf einem Schnitt zwischen der Antarktischen Halbinsel und Kapp Norvegia (Abb. 3.8)
verankert waren (Strass und Fahrbach, 1998).

Die ULS-Daten sind Punktmessungen in Raum und Zeit: Das Eisecholot hat einen
footprintvon 10 m Durchmesser an der Unterseite des Meereises. Die Messung spiegelt
die Eisdicke innerhalb dieser Fl¨ache zu einem bestimmten Zeitpunkt wieder. Das Mo-
dell dagegen liefert Eisdicken, die repr¨asentativ für die Fläche einer Gitterzelle sind, al-
so ein Mittelüber rund 2500 km2 darstellen. Da die Modellprognosen linear auf die Po-
sition der verankerten Eisecholote interpoliert wurden, geht in die simulierte Eisdicke
die Information aus vier aneinander grenzenden Gitterboxen, also aus einer Fl¨ache von
rund 10 000 km2 ein. Unter der Annahme einer typischen Eisdriftgeschwindigkeit von
20 cm/s ben¨otigt das Meereis etwa 3 Tage, um eine Strecke von der Gr¨oße des Gitter-
abstands zur¨uckzulegen. Um dennoch Variabilit¨aten aufähnlichen Skalen zu erhalten
und so den Vergleich zwischen simulierten und gemessenen Eisdicken zu erleichtern,
wurden die ULS-Daten ¨uber einen Zeitraum von 6 Tagen gemittelt.

Auch nach der zeitlichen Mittelung bleibt die Variabilit¨at der gemessenen Eis-
dicken größer als die der simulierten. Ein Vergleich der Zeitreihen (Abb. 3.9) zeigt
dennoch, daß das Modell zwar die Eisdicke im Sommer untersch¨atzt, an den Positio-
nen der küstenfernen Verankerungen 217, 208, 209 und 210 jedoch eine recht gute
Übereinstimmung mit den aus den ULS-Messungen abgeleiteten Dicken erzielt. Dies
gilt auch für die sehr k¨ustennahe Verankerung 212, auch wenn hier die Variabilit¨at in
den beobachteten Eisdicken deutlich gr¨oßer ist. Sowohl in der Natur als auch im Mo-
dell wird das Meereis bei auflandigem Wind an der K¨uste deformiert. Dieser Prozess
läuft jedoch auf r¨aumlichen Skalen ab, die deutlich kleiner als eine Modellgitterzelle
sind, so daß sich die Punktmessung des ULS hier nur schlecht mit der vom Modell
prognostizierten mittleren Eisdicke innerhalb der betreffenden Gitterbox vergleichen
läßt.
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Abbildung 3.8: Position der Eisecholote in einem Ausschnitt des Modellgitters f¨ur die
Region des Weddellmeeres. Die Eisecholote sind durch ausgef¨ullte schwarze Kreise
und die Nummer der Verankerung gekennzeichnet. Abk¨urzungen: AH = Antarktische
Halbinsel, KN = Kapp Norvegia, FRIS = Filchner-Ronne-Schelfeis.

Eine deutliche Diskrepanz zwischen simulierter und beobachteter Eisdicke zeigt
sich an der westlichsten Verankerung 207. Hier kann die Aufl¨osung des gekoppel-
ten Modells keine wesentliche Rolle spielen, da die Position der Verankerung einige
Gitterzellen von der K¨uste entfernt liegt. Die in Abschnitt 3.3.1 beschriebenen Unter-
suchungen der Eisausdehnung lassen jedoch den Schluß zu, daß die Lufttemperatur
in den ECMWF-Reanalysen gen¨ugendübersch¨atzt wird, um zu einem unrealistischen
Schmelzen des simulierten Meereises in dieser Region zu f¨uhren. Dies verhindert die
Entwicklung mehrjährigen, stark deformierten Eises, so daß das Modell die Beobach-
tungen hier nicht reproduzieren kann.
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Abbildung 3.9: Zeitreihen der simulierten (durchgezogen) und gemessenen (gestri-
chelt) Eisdicken an sechs im Weddellmeer verankerten Eisecholoten. Die gemessenen
Eisdicken wurden ¨uber 6 Tage gemittelt. Anordnung entsprechend der geographischen
Position von West nach Ost.
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Räumliche Verteilung

Abgesehen von einer m¨oglichen Untersch¨atzung des Eisvolumens im nordwestlichen
Weddellmeer zeigt die simulierte Meereisdicke im winterlichen Maximum (Abb. 3.10)
eine recht realistische Verteilung: Die gr¨oßten Eisdicken finden sich im s¨udwestlichen
Weddellmeer, wo hohe Nettogefrierraten (Abschnitt 4.1.1) und die Deformation der
Meereisdecke an der K¨uste des antarktischen Kontinents zu typischen mittleren Eis-
dicken von 3 m führen. Lokal treten in den einzelnen Jahren maximale Eisdicken von
5 m und mehr auf, jedoch liegen die Gebiete mit den gr¨oßten Deformationsraten im
zwischenjährlichen Wechsel an unterschiedlichen Stellen, so daß der klimatologische
Mittelwert der maximalen Eisdicken deutlich geringer als die aktuell auftretenden Ma-
xima ist.
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Abbildung 3.10: Simulierte Meereisdicke in der Region des Weddellmeeres zur Zeit
des maximalen Eisvolumens. Dargestellt ist das klimatologische Mittel des Monats
September der Jahre 1985 bis 1993. Das Konturintervall ist 0.2 m.

Im zentralen Weddellmeer sind w¨ahrend des Winters Eisdicken zwischen 1 und
1.5 m typisch. Hier spielen Deformationsprozesse nur eine geringe Rolle, so daß die
Eisdicke nur wenig ¨uber der durch rein thermodynamisches Wachstum erreichbaren
Eisdicke von etwa 1 m (Harder und Lemke, 1994) liegt.

Ein deutlicher Meridionalgradient, wie er aus einer simplen Absch¨atzung der Ener-
giebilanz zu erwarten w¨are, ist in der Eisdicke nur in der Region um den Nullmeridian
zu erkennen. Ein quantitativer Vergleich mit ULS-Daten ist hier wegen fehlender zeitli-
cherÜberschneidung nicht m¨oglich. Jedoch stimmt die simulierte Eisdickenverteilung



KAPITEL 3. VALIDIERUNG DES REFERENZEXPERIMENTS 56

in dieser Region qualitativ mit dem von Harms et al. (1999) aus Eisecholoten gewon-
nenen Meridionalprofil ¨uberein.

3.3.3 Meereisdrift

Zur Validierung der Meereisdrift werden Drifttrajektorien von ARGOS-Bojen genutzt,
die im Jahre 1986 auf Eisschollen im Weddellmeer ausgesetzt worden waren und f¨ur
rund ein Jahr mit dem Meereis drifteten. Aus der Bestimmung der Position in re-
gelmäßigen Abst¨anden wurden Trajektorien abgeleitet (Argos Collect Localisation Sa-
tellites Company, 1988; Kottmeier und Hartig, 1990), mit denen die simulierten Meer-
eistrajektorien verglichen werden.

Hierzu wird eine Modellboje an der Startposition jeder ARGOS-Boje gestartet. Ihre
Trajektorie wird mit der r¨aumlich und zeitlich auf die jeweilige Position interpolierten
simulierten Eisdrift solange integriert, bis die Boje in offenes Wasser gelangt. An die-
ser Stelle verliert die Impulsbilanz des Meereises ihre G¨ultigkeit und die Eisdrift ist
nicht mehr definiert, so daß die Integration abgebrochen wird. Zus¨atzliche Modellbo-
jen werden jeweils nach weiteren 60 Drifttagen entlang der beobachteten Trajektorie
gestartet und ebenfalls solange integriert, bis sie in offenes Wasser geraten. So entsteht
ein Bündel von simulierten Trajektorien um die beobachtete Bahn herum.4 In Interval-
len von 30 Tagen sind auf den Trajektorien (Abb. 3.11)5 Markierungen angebracht. Die
Streuung dieser Markierungen zu einem bestimmten Zeitpunkt ist also ein Maß f¨ur die
Übereinstimmung zwischen beobachteter und simulierter Meereisdrift.

Nach systematischer Variation verschiedener Parameter in der Impulsbilanz des
Meereismodells stellte sich heraus (vgl. Anhang C), daß die simulierte Meereisdrift
nicht nur sensitiv hinsichtlich der Wahl des Verh¨altnisses der Schubspannungskoeffizi-
entencd;a undcd;io ist (Fischer und Lemke, 1994), sondern in ebenso hohem Maße vom
richtigen Wert des Drehwinkels� für den Schub zwischen Eis und Ozean (Gl. 2.62)
abhängt. Die bestëUbereinstimmung zwischen beobachteten und simulierten Trajek-
torien ergibt sich f¨ur � = 10�, also unter der Annahme, daß die Str¨omung an der
Meeresoberfl¨ache gegen¨uber der Str¨omung in der obersten Schicht des Ozeanmodells
nur wenig verdreht ist. Eine Variation der Schubspannungskoeffizienten gegen¨uber den

4Auf diese Weise erh¨alt man ein Maß f¨ur die Fehler, die dadurch entstehen, daß eine Modellboje, die
sich von der beobachteten Bahn entfernt hat, den Wind- und Str¨omungsfeldern an einer anderen Position
ausgesetzt ist. Die r¨aumliche und zeitliche Variabilit¨at dieser Felder kann dazu f¨uhren, daß beobachtete
und simulierte Bahn weiter divergieren (Harder, 1994). In den hier betrachteten Simulationen ist die
Kohärenz zwischen beobachteter und simulierter Drift aber so hoch, daß die Unterschiede zwischen den
einzelnen Bahnen eines B¨undels gering bleiben.

5Im Interesse einer ¨ubersichtlichen Darstellung sind in Abb. 3.11 nur zwei der f¨unf betrachteten
Driftbojen gezeigt. Diese sind aber repr¨asentativ f¨ur das gesamte Bojenfeld; die anderen Bahnen ver-
laufen sehr ¨ahnlich und zeigen eine ebenso guteÜbereinstimmung zwischen beobachter und simulierter
Meereisdrift.
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Abbildung 3.11: Vergleich von beobachteten (schwarz) und simulierten (farbig) Mee-
reisdrifttrajektorien. Markierungen sind in Intervallen von 30 Tagen angebracht. Alle
60 Tage wird eine neue Modellboje an der zu diesem Zeitpunkt beobachteten Position
ausgesetzt. Die gezeigten Trajektorien der Bojen 3311 und 3314 sind repr¨asentativ für
die zur Validierung herangezogenen f¨unf ARGOS-Bojen.

von Fischer (1995) vorgeschlagenen Wertencd;a = 1:32�10�3 undcd;io = 3�10�3 bringt
keine weitere Verbesserung. Auch im so optimierten Modell finden sich noch regiona-
le Unterschiede in der Reproduktion der beobachteten Drift, jedoch stimmt der Verlauf
der simulierten Trajektorien und die innerhalb einer Saison zur¨uckgelegte Strecke gut
mit den Beobachtungen ¨uberein.

Eine realistische Beschreibung des Impulsaustausches zwischen Meereis und
Ozean ist also eine wichtige Voraussetzung f¨ur eine realitätsnahe Reproduktion der
Meereisdrift. Vergleicht man die Trajektorien in den verschiedenen Simulationen (vgl.
auch Anhang C), so stellt man fest, daß die stochastische Bewegung auf kurzen r¨aumli-
chen Skalen, also die kurzfristigen Abweichungen von der mittleren Driftrichtung, bei
allen Bojen sehr ¨ahnlich prognostiziert wird. Diese Bewegungen werden durch syn-
optische Variabilität der Atmosph¨are hervorgerufen; ¨uber das Modellgebiet hinweg-
ziehende Zyklonen rufen in den verschiedenen Experimenten ganz ¨ahnliche Reaktio-
nen hervor. Die großr¨aumige Bewegung des Schollenfeldes dagegen h¨angt stark von
der Beschreibung des Impulsaustausches zwischen Meereis und Ozean ab. Der Ozean
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stellt für die Impulsbilanz des Meereises also nicht einfach eine Senke dar; vielmehr
bestimmt die Str¨omung an der Meeresoberfl¨ache die großr¨aumige, beckenweite Drift
des Meereises.

Die hier betrachteten ARGOS-Bojen waren bereits von Harder (1994) und Fischer
(1995) zur Validierung und Optimierung eines ungekoppelten Meereismodells f¨ur die
Region des Weddellmeeres genutzt worden. Die untere Randbedingung f¨ur die Impuls-
bilanz dieser Modelle bildeten mittlere geostrophische Str¨omungen aus dem Ozeanmo-
dell von Olbers und W¨ubber (1991). Als Antrieb dienten Windfelder aus den Analy-
sen des ECMWF f¨ur den betreffenden Zeitraum. Durch Sensitivit¨atsexperimente konn-
te nachgewiesen werden, daß das Verh¨altnis der Schubspannungskoeffizienten f¨ur die
Schübe an der Eisober- und -unterseite erhebliche Bedeutung f¨ur eine realistische Be-
schreibung der Eisdrift hat. Trotz Optimierung dieser Parameter blieben die simulierten
Driftbojen jedoch gegen¨uber den Beobachtungen zu langsam.

Offenbar hängt also die erreichbarëUbereinstimmung zwischen beobachteter und
simulierter Eisdrift signifikant von der Wahl der unteren Randbedingung, also vom
Strömungsfeld~uw und dessen Ankopplung an die Impulsbilanz des Meereises ab. Die
im Rahmen der hier vorgestellten Studie erreichte sehr guteÜbereinstimmung der si-
mulierten mit den beobachteten Meereistrajektorien l¨aßt demnach den Schluß zu, daß
das gekoppelte Meereis-Ozean-Modell BRIOS-2 eine realistische Beschreibung nicht
nur der Eisdrift, sondern auch der Str¨omungen an der Meeresoberfl¨ache liefert.



Kapitel 4

Meereis und Schelfeis als
Komponenten des S¨ußwasserhaushalts
des inneren Weddellmeeres

Wie in Kapitel 1 beschrieben leisten die Prozesse im s¨udlichen Weddellmeer einen
wichtigen Beitrag zur Bildung des Antarktischen Bodenwassers (Foster und Carmack,
1976; Foldvik et al., 1985). Wesentlich hierbei ist die Bildung von Wassermassen hoher
Dichte auf dem flachen Kontinentalschelf, wobei der mit der Meereisbildung verbun-
dene Salzeintrag, also der Entzug von S¨ußwasser, der treibende Prozeß ist. Weitere
wesentliche Beitr¨age zur S¨ußwasserbilanz des inneren Weddellmeeres sind der Nie-
derschlag aus der Atmosph¨are und der Schmelzwassereintrag durch Schelfeise und
Eisberge. Als inneres Weddellmeer wird hier wie bei Fahrbach et al. (1994) die Regi-
on südlich der Linie Kapp Norvegia — Joinville Island verstanden, auf der auch die
Positionen der Eisecholote aus Abb. 3.8 liegen.

In diesem Kapitel werden die unterschiedlichen Beitr¨age zur S¨ußwasserbilanz des
inneren Weddellmeeres und ihre Variabilit¨aten diskutiert, Mechanismen der Wechsel-
wirkung der einzelnen Komponenten identifiziert und eine Bilanz der S¨ußwasserein-
träge ins innere Weddellmeer abgeleitet.

4.1 Meereis

4.1.1 Gefrieren und Schmelzen von Meereis

Im Gegensatz zur Eisdecke auf Binnenseen schmilzt Meereis im allgemeinen nicht
am Ort seiner Entstehung, sondern kann unter dem Einfluß von Wind und Ozean-
strömungüber Strecken von mehreren tausend Kilometern transportiert werden (Ab-

59
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schnitt 3.3.3). Regionale Unterschiede in der Energiebilanz der ozeanischen Deck-
schicht sorgen daf¨ur, daß sich Regionen ausbilden, in denen im Jahresmittel mehr
Meereis gebildet als geschmolzen wird. Umgekehrt gibt es Gebiete, in denen mehr
Meereis schmilzt als gefriert1. Die Bilanz aus lokalem Gefrieren und Schmelzen von
Meereis (QuelltermSh in Gleichung 2.18) ¨uber einen bestimmten Zeitraum wird als
Nettogefrierratebezeichnet und kann ein positives wie auch ein negatives Vorzeichen
haben.
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Abbildung 4.1: Nettogefrierrate im nicht mit Schelfeis bedeckten Teil des Weddell-
meeres, gemittelt ¨uber 9 Integrationsjahre. Die wellenf¨ormige Struktur im westlichen
Weddellmeer entlang von 70�S ist ein Artefakt der Mittelung und hat keine physikali-
sche Bedeutung.

Die Verteilung der Nettogefrierrate in der Bilanz ¨uber neun Integrationsjahre
(Abb. 4.1) zeigt deutlich die r¨aumliche Trennung der Gefrier- und Schmelzregionen.
Die Gebiete mit den h¨ochsten Nettogefrierraten liegen entlang der K¨uste des antarkti-
schen Kontinents. Maxima von rund 4 m/a treten im s¨udlichen Weddellmeer auf. Unter
dem Einfluß der Inland- und Schelfeisfl¨achen bilden sich hier katabatische Winde, die
stets ablandig gerichtet sind und besonders im Winter sehr kalte Luftmassen transpor-
tieren. In der Natur verursachen sie K¨ustenpolynjas von mehreren Kilometern Breite,
in denen mit hohen Nettogefrierraten Meereis gebildet wird (Markus et al., 1998). Un-

1Aus physikalischer Sicht kann Meereis nicht gefrieren, sondern entsteht durch das Gefrieren von
Meerwasser. Im Interesse einer kurzen, pr¨agnanten Formulierung wird diese sprachliche Ungenauigkeit
hier und im folgenden in Kauf genommen.



KAPITEL 4. KOMPONENTEN DES S̈USSWASSERHAUSHALTS 61

ter dem Einfluß durchziehender Tiefdruckwirbel, aber auch der Gezeiten, wird das so
produzierte Meereis gegen die Schelfeiskante gedr¨uckt, deformiert und akkumuliert.
Dünne Eisschollen werden ¨ubereinander geschoben, dickere Schollen brechen und bil-
den Preßeisr¨ucken. In beiden F¨allen wird die von einem gegebenen Eisvolumen be-
deckte Fläche reduziert, so daß sich erneut eine K¨ustenpolynja bilden kann.

Das Modell kann diese Prozesse zwar r¨aumlich nicht aufl¨osen, es beschreibt aber
den durch die Str¨omungen von Luft und Wasser verursachten Wechsel zwischen di-
vergenter und konvergenter Eisdrift und die damit verbundene Erzeugung von Fl¨achen
offenen Wassers. Damit werden die hohen Bildungsraten von Meereis in den k¨usten-
nahen Gitterzellen reproduziert.

Weiter westlich, an der K¨uste der Antarktischen Halbinsel sind die Nettogefrierra-
ten geringer. Durch konvergente Bewegung, aber auch durch Scherkr¨afte bei der Drift
entlang der Antarktischen Halbinsel entsteht hier eine stark deformierte Eisdecke, die
auch den S¨udsommer ¨uberdauern kann. In der Bilanz ¨uber ein Jahr ist daher die Netto-
gefrierrate relativ gering; nach Norden hin wird sie sogar negativ.

Mit dem Weddellwirbel und unter dem Einfluß des Windes wird das Meereis aus
dem inneren Weddellmeer nach Norden transportiert, wo es auf die verh¨altnismäßig
warmen Wassermassen des ACC trifft. Hier treten im Mittel ¨uber neun Integrationsjah-
re Schmelzraten bis zu 1.8 m/a auf.
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Abbildung 4.2: Verteilung der Nettogefrierrate im Polarwinter. Dargestellt ist das qua-
siklimatologische Mittel für den Monat August.
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Auch im Winter zieht sich im atlantischen Sektor ein Band mit hohen Schmelz-
raten um das eisbedeckte Gebiet (Abb. 4.2). Verursacht wird dies durch Advektion
von Meereis und von W¨arme: Nach Norden aus dem eisbedeckten Gebiet driftendes
Meereis gelangt in Regionen mit deutlich ¨uber dem Gefrierpunkt liegender Meeres-
oberflächentemperatur und schmilzt dort. Dabei wird zwar die ozeanische Deckschicht
abgekühlt, aber oberfl¨achennahe Advektion und turbulente Vermischung sorgen f¨ur den
Austausch mit w¨armerem Wasser und verlangsamen das Ausk¨uhlen der oberen Was-
sersäule. Dynamisch-thermodynamische Meereismodelle, in denen der Ozean durch
ein eindimensionales Deckschichtmodell beschrieben wird, vernachl¨assigen den Effekt
der Advektion im Ozean und neigen daher (bei gleicher Parameterwahl im Eismodell)
in manchen Regionen dazu, die Eisausdehnung zu ¨ubersch¨atzen. Im Bereich des ACC
bleiben die Fehler jedoch gering, weil die Westwinddrift die weitere Ausdehnung der
Eisdecke nach Norden verhindert. Rein thermodynamische Meereismodelle dagegen
können auch die Drift des Meereises nicht beschreiben; in ihren Simulationen ist das
langjährige Mittel der Nettogefrierrate an jedem Punkt null und die Reproduktion der
beoachteten Eisausdehnung ist sehr empfindlich von der ,,richtigen”, der reduzierten
Physik angepaßten, Wahl der thermodynamischen Modellparameter abh¨angig.

In Abb. 4.2 zeigt sich ein ausgedehntes Gebiet mit relativ kleinen Gefrierraten im
inneren Weddellmeer. Dieses Ph¨anomen entsteht erst in der zweiten H¨alfte des polaren
Winters: Mit dem Küstenstrom wird bis zu0:4�C warmes Wasser in das innere Wed-
dellmeer transportiert. Zu Beginn des Winters ist die Schichtung der dar¨uberliegenden
Wassers¨aule noch stark genug, um intensivesentrainmentzu verhindern. Im Laufe des
Winters jedoch wird die Schichtung durch Anreicherung des bei der Meereisbildung
eingetragenen Salzes reduziert, so daß vermehrt warmes Wasser in die oberfl¨achenna-
he Wassers¨aule eingemischt und die Gefrierrate kontinuierlich reduziert wird.

4.1.2 Süßwasserfluß an der Oberfl̈ache des Weddellmeeres

Da beim Gefrieren nur ein kleiner Teil des im Meerwasser enthaltenen Salzes in den
Kristallverband eingeschlossen wird, stellt die Meereisbildung aus Sicht des Ozeans
eine Senke von S¨ußwasser dar; umgekehrt bildet das Schmelzen von Meereis eine
Süßwasserquelle. Im gekoppelten Modell BRIOS-2 wird angenommen, daß Meereis
einen Salzgehalt von 5 psu hat; beim Gefrieren oder Schmelzen von 1 m Meereis bei
einem Oberfl¨achensalzgehalt von 34 psu werden dem Ozean also rund 85 cm S¨ußwas-
ser entzogen bzw. zugef¨ugt (vgl. Gleichung 2.59). Zusammen mit dem Eintrag von
Süßwasser durch das Schmelzen von auf dem Meereis akkumuliertem Schnee und dem
Niederschlag aus der Atmosph¨are entsteht so die S¨ußwasserbilanz an der Ozeanober-
fläche (Abb. 4.3).

Analog zur Verteilung der Nettogefrieraten (Abb. 4.1) findet sich der gr¨oßte
Süßwasserentzug(Salzeintrag) entlang der K¨uste des antarktischen Kontinents und be-
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Abbildung 4.3: S¨ußwasserfluß an der Oberfl¨ache des Weddellmeeres, gemittelt ¨uber
neun Integrationsjahre.

sonders im s¨udlichen Weddellmeer vor der Kante des Filchner-Ronne-Schelfeises, wo
der Wassers¨aule mehr als 2 m/a S¨ußwasser entzogen werden. Die Maxima des S¨ußwas-
sereintragesliegen zwischen 1.2 und 1.6 m/a und folgen der Verteilung der Schmelz-
gebiete. Der Beitrag aus der Schneeschmelze hinterl¨aßt kein ausgepr¨agtes Signal; die
Schmelzregionen von Meereis und Schnee sind weitgehend identisch. N¨ordlich der Li-
nie der maximalen Eisausdehnung ist die Differenz aus Niederschlag und Verdunstung
die einzige S¨ußwasserquelle.

Unter den Schelfeisgebieten wird der S¨ußwasserfluß durch die Wechselwirkung
zwischen Schelfeis und Ozean bestimmt. In Abb. 4.3 erkennt man, daß die durch ba-
sales Gefrieren und Schmelzen verursachten S¨ußwasserfl¨usse von derselben Gr¨oßen-
ordnung wie die mit der Meereisbildung und -schmelze verbundenen sein k¨onnen. Die
Prozesse unter dem Schelfeis und ihre Bedeutung f¨ur die Süßwasserbilanz des Wed-
dellmeeres werden im Abschnitt 4.2 diskutiert.
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4.1.3 Exkurs: Die Antarktische Zirkumpolarwelle im inneren
Weddellmeer

In einer Studie von White und Peterson (1996) wird eine Folge von miteinander kor-
relierten Anomalien des Luftdrucks an der Meeresoberfl¨ache, der Meridionalkompo-
nente des Windes, der Temperatur der Meeresoberfl¨ache und der Eisausdehnung im
Südpolarmeer beschrieben. Luftdruck, Wind und Meeresoberfl¨achentemperatur wer-
den jeweils entlang von 56�S betrachtet. Bezogen auf den Erdumfang bilden diese
Anomalien eine Welle mit Wellenzahl 2 (in einigen Situationen auch 3), die in acht
bis zehn Jahren einmal um die Antarktis fortschreitet und als Antarktische Zirkumpo-
larwelle (Antarctic Circumpolar Wave, ACW) bezeichnet wird. Lokal haben die mit
der ACW verbundenen Schwankungen also eine Periodendauer von rund vier Jahren.

Legt man die Daten der ECMWF-Reanalyse zugrunde, l¨aßt sich eine mit der
ACW verbundene Oszillation auch im inneren Weddellmeer nachweisen: Gleitende
Dreimonatsmittel und besonders Jahresmittel der meridionalen Windgeschwindigkeit
(Abb. 4.4) zeigen periodische Schwankungen, die in Phase mit den Anomalien der
ACW sind. Man erkennt Maxima der nordw¨artigen Luftbewegung in den Jahren 1988
und 1992, Minima in den Jahren 1986 und 1990. Das Jahr 1990 zeichnet sich im Jah-
resmittel als einziges durch einen s¨udwärtigen Windschub aus.

Diese Oszillation macht sich auch in der ¨uber die Fläche des inneren Weddell-
meeres gemittelten Lufftemperatur in 2 m H¨ohe (Abb. 4.5) bemerkbar. Wie in Anbe-
tracht des meridionalen Temperaturgradienten zu erwarten, sind die s¨udwärtige und
die nordwärtige Anomalie der Atmosph¨arenströmung in den Jahren 1990 und 1992
mit warmen bzw. kalten Anomalien der oberfl¨achennahen Temperatur verbunden. Das
relative Minimum der nordw¨artigen Windgeschwindgkeit des Jahres 1986 und das dar-
auffolgende Maximum im Jahr 1988 sind jedoch nicht mit entsprechenden Anomalien
der oberflächennahen Temperatur korreliert. Auch in den Analysen von White und Pe-
terson sind die Anomalien der Jahre 1986 und 1988 schw¨acher ausgepr¨agt als in der
darauffolgenden Periode. Die ACW ist also kein ideales, streng periodisches System;
der Periodendauer von vier Jahren sind weitere Fluktuationen ¨uberlagert. In den fol-
genden Abschnitten werden u. a. die Auswirkungen der mit der ACW verbundenen
Variabilität der Atmosph¨areüber dem inneren Weddellmeer auf Meereis und Ozean in
dieser Region diskutiert.
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Abbildung 4.4: Gleitende Dreimonatsmittel (oben) sowie Jahresmittel (unten) der
meridionalen (nordw¨artigen) Windgeschwindigkeit in 10 m H¨ohe in den ECMWF-
Reanalysen der Jahre 1985-1993, gemittelt ¨uber die Fläche des inneren Weddellmee-
res.
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Abbildung 4.5: Gleitende Dreimonatsmittel (oben) sowie Jahresmittel (unten) der Luft-
temperatur in 2 m H¨ohe in den ECMWF-Reanalysen der Jahre 1985-1993, gemittelt
über die Fläche des inneren Weddellmeeres.
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4.1.4 Saisonale und zwischenjährliche Variabilit ät (1):
Meereisbildung und -export

In einer Zeitserie des mit der Meereisbildung verbundenen S¨ußwasserflusses in das
innere Weddellmeer erkennt man in der Simulation einen ausgepr¨agten Jahresgang von
Gefrieren und Schmelzen (Abb. 4.6). Typische Maxima der Monatsmittel des ¨uber die
Fläche des inneren Weddellmeeres integrierten S¨ußwasserflusses liegen zwischen 200
und 300 mSv (1 mSv = 103 m3 s�1); die einzelnen Jahresmittel liegen zwischen 18
und 59 mSv, das Mittel ¨uber neun Integrationsjahre betr¨agt 33.7 mSv.

Dem inneren Weddellmeer werden im Mittel ¨uber neun Integrationsjahre also rund
1012 m3 Süßwasser pro Jahr entzogen, die mit dem Meereis aus dem inneren Weddell-
meer exportiert werden. Monatsmittel des mit der Eisdrift verbundenen S¨ußwasserex-
portsüber die Linie Kapp Norvegia - Joinville Island (Abb. 4.7) zeigen einen der Eis-
produktion sehr ¨ahnlichen Jahresgang. Zwar kann Meereis durch dynamische Effekte
komprimiert oder gestaut werden, zudem ist der Widerstand gegen¨uber Deformation
abhängig von der Eisdicke; dennoch sind die Maxima des Eisexports aus dem inne-
ren Weddellmeer gegen¨uber den Maxima der Meereisbildung in diesem Gebiet nur um
wenige Wochen verschoben. Im Gegensatz zur Eisbildung erfolgt der Eisexport jedoch
stoßweise in einzelnen, haupts¨achlich durch die Variabilit¨at des Windfeldes gepr¨agten
Ereignissen.

Im Gegensatz zu den Zeitreihen derMonatsmittel ist die Verknüpfung zwischen den
Jahresmitteln der Eisproduktion und des Eisexports nicht offensichtlich; insbesondere
sind Auswirkungen von Anomalien der Eisproduktion auf den Eisexport im selben
oder im Folgejahr nicht festzustellen. Da Teile des Weddellmeeres auch im Sommer
eisbedeckt bleiben, die Gr¨oße dieser Fl¨ache aber sehr variabel ist, verwischt das darin
gespeicherte Eisvolumen die Beziehung zwischen Eisproduktion und Eisexport.

Umgekehrt läßt sich jedoch eine Beziehung zwischen dem Eisexport und der Eis-
produktionim Folgejahrherstellen. Dem starken Eisexport des Jahres 1992 folgt eine
positive Anomalie der Eisbildung im Jahre 1993 - w¨ahrend des sommerlichen Mi-
nimums der Eisausdehnung in den Simulationsmonaten Februar/M¨arz 1993 ist der
südwestliche Kontinentalschelf fast eisfrei2, so daß mit Einsetzen des Polarwinters
große Mengen Meereis produziert werden k¨onnen. Dieses Ereignis ist mit der Phase der
im vorigen Abschnitt beschriebenen Antarktischen Zirkumpolarwelle konsistent: Der
Winter 1992 zeichnet sich durch eine positive Anomalie des meridionalen (nordw¨arts
gerichteten) Windschubs im inneren Weddellmeer (Abb. 4.4) aus.

2Wie im Kapitel 3 beschrieben untersch¨atzt das Modell die Eisausdehung im sommerlichen Mini-
mum. In Fernerkundungsdaten zur Eiskonzentration des Jahres 1993 (Heygster et al., 1996) ist zwar der
Kontinentalschelf nicht eisfrei, jedoch weist auch hier die sommerliche Eisausdehnung eine deutliche
negative Anomalie auf.
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Abbildung 4.6: Monats- (oben) und Jahresmittel (unten) des mit der Meereisbildung
verbundenen S¨ußwasserentzugs aus dem inneren Weddellmeer. Fl¨usse mit positivem
Vorzeichen sind aus dem Ozean hinaus gerichtet und kennzeichnen Eisbildung. 1 mSv
= 103 m3 s�1.
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Abbildung 4.7: Monats- (oben) und Jahresmittel (unten) des Nettoexports von S¨ußwas-
ser durch die Drift von Meereis und Schnee ¨uber den Rand des inneren Weddellmee-
res. Ein positives Vorzeichen kennzeichnet den Export aus dem inneren Weddellmeer.
1 mSv =103 m3 s�1.
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Ähnlich, allerdings nicht so ausgepr¨agt, ist die Korrelation zwischen den positiven
Anomalien des Eisexports im Jahre 1987 und der Eisbildung im Jahre 1988; jedoch ist
hier keine Verbindung zur ACW festzustellen.

Comiso und Gordon (1998) haben gezeigt, daß auf Winterperioden mit großer Eis-
ausdehnung (1980, 1984, 1987 und 1992) Sommer mit geringer Eisausdehung (1981,
1985, 1988 und 1993) folgen. Umgekehrt sind Winter mit geringer Eisausdehung
(1982, 1990, 1993) mit relativ großer Eisausdehung im folgenden Sommer (1983,
1991, 1994) verkn¨upft. Auf positive Anomalien der Wintereisausdehung im atlanti-
schen Sektor des S¨udpolarmeeres folgen also negative Anomalien der Sommereisaus-
dehnung und umgekehrt – ein Hinweis darauf, daß die Maxima der Eisausdehung nicht
durch größeres Eisvolumen sondern durch vermehrten Eisexport aus dem inneren Wed-
dellmeer entstehen, der im Folgejahr durch vermehrte Eisbildung ausgeglichen wird.

Die ausgepr¨agte negative Anomalie des Eisexports im Simulationsjahr 1990 ist
konsistent mit dem im Mittel s¨udwärtigen meridionalen Windschub ¨uber dem inneren
Weddellmeer. Auf die Meereisbildung in diesem Gebiet hat dieses Ereignis zun¨achst
keinen sichtbaren Einfluß; es schl¨agt sich jedoch im Salzeintrag auf dem Kontinental-
schelf nieder, dessen Rolle bei der Wassermassenbildung in Abschnitt 4.1.5 diskutiert
wird.

Vergleich mit Messungen

Betrachtet man statt des mit dem Eisexport verbundenen S¨ußwasserflusses direkt den
Volumenexport von Eis, erh¨alt man eine mit Abb. 4.7 qualitativ identische Zeitserie.
Der mittlere Volumenexport ¨uber neun Integrationsjahre betr¨agt(42� 26) � 103 m3 s�1

und liegt damit recht nahe an dem von Harms et al. (1999) aus ULS-Messungen f¨ur
denselben Zeitraum abgesch¨atzten Eisexport von(46� 8) � 103 m3 s�1. Die Überein-
stimmung der einzelnen Jahresmittel mit der aus Beobachtungen abgesch¨atzten Zeitse-
rie des Eisexports ist gering; jedoch sind beide Zeitreihen mit einigen Unsicherheiten
behaftet. Das gekoppelte Modell BRIOS-2 untersch¨atzt das Eisvolumen im nordwestli-
chen Weddellmeer und damit auch den Eisexport in dieser Region; die Absch¨atzungen
von Harms et al. verwenden eine empirische Beziehung f¨ur die Berechnung des Eis-
exports in den nicht durch ULS-Messungen abgedeckten Jahren und ein lineares Eis-
driftmodell mit vereinfachenden Annahmen, das keine zwischenj¨ahrliche Variabilität
des Ozeanstromes oder der internen Kr¨afte im Eis kennt; die Eisdrift wird in diesem
Modell (Thorndyke und Colony, 1982; Kottmeier und Sellmann, 1996) diagnostisch
aus dem Windfeld und r¨aumlich variablen aber zeitlich konstanten komplexen Parame-
tern abgeleitet. Eine quantitativëUbereinstimmung der einzelnen Jahresmittelwerte ist
daher nicht ohne weiteres zu erwarten.
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4.1.5 Saisonale und zwischenjährliche Variabilit ät (2):
Wassermassenbildung

Im Abschnitt 3.1 ist die Wassermassenstruktur im Weddellmeer im Mittel ¨uber neun
Integrationsjahre erl¨autert worden. Vergleicht man das 9-Jahres-Mittel (Abb. 3.1) mit
klimatologischen Monatsmitteln f¨ur März und September (Abb 4.8), f¨allt eineüberra-
schend geringe saisonale Variabilit¨at auf. Zwar erkennt man einen ausgepr¨agten Jahres-
gang in der Temperatur der leichten, oberfl¨achennahen Wassermassen (S < 34:4); die
Variationen der auf dem Kontinentalschelf liegenden dichten, salzreichen Wassermas-
sen sind jedoch gering. Die Wassers¨aule auf dem Kontinentalschelf ist fast ganzj¨ahrig
mit Meereis bedeckt; in der kurzen eisfreien Periode des Polarsommers kann sich die
Temperatur auch an der Oberfl¨ache nicht weit vom Gefrierpunkt entfernen. Die stabile
Schichtung im Sommer verhindert zudem eine vertikale Vermischung und das aus den
Kavernen str¨omende Eisschelfwasser sorgt f¨ur beständige Kühlung.
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Abbildung 4.8: Mittlerer Jahresgang im�-S-Diagramm des Weddellmeeres. Darge-
stellt sind simulierte klimatologische Monatsmittel von M¨arz (links) und September
(rechts). Farben wie in Abb. 3.1.

Salzreiches Schelfwasser (HSSW) mitS > 34:75 ist im Jahresmittel und auch
im klimatologischen Jahresgang nicht oder nur sehr schwach repr¨asentiert. Eine Ana-
lyse der einzelnen Monatsmittel zeigt jedoch, daß die zwischenj¨ahrliche Variabilität
hier deutlich höher ist als die saisonale. Die�-S-Diagramme in Abb. 4.9 illustrie-
ren die Veränderungen in den Eigenschaften der Wassermassen auf dem Kontinental-
schelf zwischen den Wintermonaten August 1991 und August 1992: W¨ahrend auf dem
Kontinentalschelf im Winter 1991 kein Wasser mit Salzgehalten ¨uber 34.67 anzutref-
fen ist, ist nur ein Jahr sp¨ater eine vergleichsweise große Menge hochsalinen Schelf-
wassers entstanden, das Salzgehalte bis 34.85 aufweist. Dies hat auch Auswirkungen
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auf den Wasserk¨orper in der Kaverne unter dem Filchner-Ronne-Schelfeis, die im Ab-
schnitt 4.2.1 eingehend beschrieben werden.
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Abbildung 4.9: Zwischenj¨ahrliche Variabilität der Wassermassen auf dem Kontinen-
talschelf im�-S-Diagramm des Weddellmeeres. Dargestellt sind Monatsmittel von
August 1991 (oben links) und August 1992 (oben rechts), sowie eine Zeitreihe des mit
der Meereisbildung verbundenen S¨ußwasserentzugs auf dem Kontinentalschelf (unten
links). Die schraffierte Fl¨acheüber Konturlinien der Bodentopographie (unten rechts)
kennzeichnet das Testgebiet. Farben wie in Abb. 3.1.

Eine Zeitserie des mit der Meereisbildung verbundenen S¨ußwassereintrags ¨uber
dem Kontinentalschelf (Abb. 4.9 unten) verdeutlicht den Einfluß des Meereises auf
diese Variabiliät. Im Mittel über 9 Integrationsjahre werden der Wassers¨aule über
dem Kontinentalschelf rund 15 mSv S¨ußwasser entzogen. Man erkennt den saisona-
len Wechsel zwischen Gefrieren und Schmelzen, sieht aber auch eine ausgepr¨agte zwi-
schenjährliche Variabilität, die, wie im folgenden gezeigt wird, zum Teil als ACW-
Signal interpretiert werden kann.

In den Jahren 1985 bis 1989 ist der Jahresgang des S¨ußwasserflusses weitgehend
stationär mit etwa konstanter Amplitude; ein Zusammenhang mit der Phase der ACW
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ist nicht erkennbar. Die�-S-Diagramme f¨ur diesen Zeitraum ¨ahneln stark den klima-
tologischen Mitteln aus Abb. 4.8.

Als Folge der im Mittel s¨udwärtigen Meridionalkomponente des Windschubs an
der Oberfläche des Weddellmeeres im Jahre 1990 (Abb. 4.4) liegt auch der Eisexport
aus dem inneren Weddellmeer im Simulationsjahr 1990 deutlich unter dem neunj¨ahri-
gen Mittel (Abb. 4.7). Das auf dem Kontinentalschelf gebildete Meereis kann die-
sen nicht verlassen, so daß die weitere Eisbildung reduziert wird. Auch im Sommer
1990/91 ist der Eisexport noch reduziert, so daß die Eisbedeckung w¨ahrend des som-
merlichen Minimums (in der Beobachtung und in der Simulation) ungew¨ohnlich groß
bleibt. Insgesamt wird so die winterliche Eisbildung in den Simulationsjahren 1990
und 1991 reduziert.

Die Winterhalbjahre 1990 und 1991 sind also durch ungew¨ohnlich geringen
Süßwasserentzug gekennzeichnet. In diesem Zeitraum verschwindet das salzreiche
Wasser vom Kontinentalschelf, so daß sich auch die Charakteristiken des in die
Schelfeis-Kaverne einstr¨omenden Wassers ¨andern. Die nun entstehenden Wassermas-
sen sind zu leicht, um zur Erneuerung des Weddellmeerbodenwassers beizutragen.

Das Simulationsjahr 1992 dagegen ist durch eine positive Anomalie des nordw¨arti-
gen Windschubs gekennzeichnet. Wie beschrieben ist damit eine positive Anomalie des
Eisexports verbunden, so daß in diesem und im folgenden Winter die verst¨arkte Eisbil-
dung auf dem Kontinentalschelf und der damit verbundene S¨ußwasserentzug f¨ur eine
Erneuerung des hochsalinen Schelfwassers sorgen. Es entsteht sehr salzreiches Wasser
(S > 34:8), das sich zum Teil mit dem Modifizierten Warmen Tiefenwasser mischt und
so die Eigenschaften von Weddellmeerbodenwasser annimmt. Auf diese Weise n¨ahert
sich die Wassermassenstruktur kontinuierlich wieder dem quasiklimatologischen Mit-
tel (Abb 4.8) an.

In der Natur würde ein Teil des neu gebildeten salzreichen Wassers am Kontinen-
talhang entlang auf den Boden des zentralen Weddellbecken absinken und dort zur
Erneuerung des Weddellmeerbodenwassers (WSBW) beitragen. Dieser Transport ge-
schieht vorwiegend in Form von einzelnen, isoliertenplumes, die sich mit hoher Ge-
schwindigkeit und wenig Vermischung mit umliegenden Wassermassen den Hang hin-
unter ausbreiten. Solcheplumeshaben typischerweise eine horizontale Ausdehnung
von einigen Kilometern (Baines und Condie, 1998) und werden entlang von R¨ucken
oder Schluchten im Meeresboden gef¨uhrt (Jungclaus und Backhaus, 1994; Jungclaus
et al., 1995). Das Modell kann diese Prozesse nicht aufl¨osen3 undübersch¨atzt die Ver-

3Generell können hydrostatische Modelle der Ozeanzirkulation das Absinken vonplumesdichten
Wassers entlang des Kontinentalhangs nicht realistisch beschreiben. Dies gilt insbesondere auch f¨ur
Modelle, in denen die Bodentopographie durch Stufen approximiert wird. Dennoch ist mit solchen Mo-
dellen eine Reihe von Studien durchgef¨uhrt wurden, in denen der Einfluß der Meereisproduktion auf die
Bodenwasserbildung untersucht wurde (z. B. Kim und St¨ossel, 1998). In diesen Simulationen erfolgt die
Bodenwasserbildung jedoch durch Konvektion im offenen Ozean des zentralen Weddellmeeres, was in
Widerspruch zu Beobachtungen steht.
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mischung mit den umliegenden Wassermassen. Die Dichte des so produzierten Wassers
ist nicht hoch genug, um bis zum Boden zu sinken; stattdessen werden diese Wasser-
massen im Bereich des Weddellmeertiefenwassers (WSDW) eingeschichtet.

Ein weiterer Teil der auf dem Kontinentalschelf produzierten Wassermassen verl¨aßt
diesen in Richtung Nordwesten und breitet sich entlang des westlichen Kontinental-
hangs nach Norden aus (Muench und Gordon, 1995). Auch in der Simulation lassen
sich in den bodennahen Schichten isolierte Pakete von Wasser mit Eigenschaften des
WSBW entlang des Kontinentalhanges im westlichen Weddellmeer, vor der K¨uste des
Larsen-Schelfeises, in Richtung Norden verfolgen. Rund 18 Monate nach ihrer Ent-
stehung erreichen sie die Spitze der antarktischen Halbinsel und verlassen das Wed-
dellmeer durch die Scotia-See. Die quasiperiodische Schwankung des meridionalen
Windschubs im n¨ordlichen Weddellmeer und die dadurch erzeugten Variationen des
Bodenwasser-Ausstroms sind also um etwa eine halbe Periodenl¨ange gegeneinander
versetzt.

Offen ist noch die Frage, warum ein Zusammenhang zwischen der ACW und der
Bodenwasserproduktion nur f¨ur die Jahre 1990–1993 besteht, jedoch nicht f¨ur den Zeit-
raum 1985–1989. Wie im Abschnitt 4.1.3 beschrieben sind Anomalien der oberfl¨achen-
nahen Lufttemperatur nur f¨ur die Periode 1990–1993 konsistent mit den Fluktuationen
der Meridionalkomponente des Windes. Das Maximum des nordw¨artigen Windschubs
im Jahr 1988 ist im Gegensatz zu 1992 nicht mit einer kalten Anomalie der Lufttem-
peratur verbunden. Die Monatsmittel der Lufttemperatur (Abb. 4.5 oben) zeigen, daß
die zwischenj¨ahrliche Variabilität dieser Gr¨oße von Variationen der mittleren Tempe-
ratur im Winter bestimmt wird. W¨ahrend 1992 als sehr kalter Winter auff¨allt, wird der
Winter 1988 vergleichsweise warm beschrieben. Gegen¨uber 1992 wird die Eisbildung
in 1988 dadurch reduziert, so daß auch der Eisexport nur 1992, nicht jedoch 1988 ein
ausgepr¨agtes Maximum aufweist.

Auch die Minima des nordw¨artigen Windschubs in den Jahren 1986 und 1990 sind
unterschiedlich ausgepr¨agt: Im Jahre 1986 ist der mittlere Windschub noch nordw¨artig
gerichtet, während 1990 das Jahresmittel ¨uber das innere Weddellmeer nach S¨uden
zeigt. Deutlich zu erkennen ist die s¨udwärtige Anomalie in den Monatsmitteln am Ende
des Winters 1990. Sie verursacht den ungew¨ohnlich geringen Eisexport in diesem Jahr4

und die geringe Eisbildung im folgenden Winter.

Die Periode 1990–1993 unterscheidet sich gegen¨uber den Jahren 1985–1989 also

4In seinen Auswirkungen auf die Meereisverteilung hatte sich dieses Ph¨anomen bereits w¨ahrend
der Vorarbeiten zur Meereismodell-Studie von Timmermann (1997) gezeigt. Der zum Winterende 1990
auftretende s¨udwärtige Windschub f¨uhrte in dem dort angewandten ungekoppelten Meereismodell zu
einer Akkumulation des Eisvolumens im s¨udlichen Weddellmeer. Das gestaute, stark deformierte Meer-
eis löste sich im Fr¨uhjahr 1992 von der K¨uste ab und verließ das Weddellmeer nach Norden. Versuche,
dieses (in der Meereisgruppe mit dem Arbeitstitel ,,Weddell Blubb” versehene) ,,Problem” zu beheben,
blieben weitgehend erfolglos. Nach der hier vorgestellten Analyse stellt sich der Prozeß nun als Teil
einer nat¨urlichen Variabilität dar.
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durch ausgepr¨agtere Extrema, so daß sie auch deutlichere Reaktionen der Meereis-
bildung auf dem Kontinentalschelf und damit der Wassermassenproduktion in diesem
Gebiet hervorruft.5

An dieser Stelle sei daran erinnert, daß die hier verwendeten Daten der ECMWF-
Reanalyse ebenfalls Modellergebnisse sind, in die jedoch Daten aus dem weltweiten
meteorologischen Meßnetz assimiliert wurden. Es l¨aßt sich im Rahmen dieser Studie
nicht prüfen, ob die beschriebenen Unterschiede zwischen den beiden Perioden 1985–
1989 und 1990–1993 realistisch sind, oder ob Modelldefizite oder eine schlechtere Da-
tenbasis zu einer unvollst¨andigen Beschreibung der ersten f¨unf Jahre gef¨uhrt haben. So
stellen die hier diskutierten Resultate nicht in erster Linie Beschreibungen des Zustands
des Weddellmeeres in den einzelnen Jahren 1985 bis 1993 dar; sie sind stattdessen als
Aussagen ¨uber die Wechselwirkungen und die m¨oglichen Reaktionen des gekoppel-
ten Systems Meereis-Ozean auf unterschiedliche Anregungen aus der Atmosph¨are zu
verstehen.

4.1.6 Einfluß der Meereisbildung auf die Wassermassenstruktur
des Weddellmeeres

In den vorangegangenen Abschnitten konnte gezeigt werden, daß die Eigenschaften
des Wasserk¨orpers auf dem Kontinentalschelf im s¨udwestlichen Weddellmeer erheb-
licher Variabilität unterworfen sind, wobei die zwischenj¨ahrlichen Fluktuationen der
Meereisbildung mit diesen Schwankungen eng korreliert sind. Um einen Eindruck vom
Einfluß der Meereisbildung auf die Eigenschaften der Wassermassen des gesamten in-
neren Weddellmeeres zu erhalten, wurde ein Sensitivit¨atsexperiment durchgef¨uhrt, in
dem der mit der Meereisbildung und -schmelze verbundene Salz- bzw. S¨ußwasseraus-
stoß vollständig eliminiert wurde. Eisdicke und Eiskonzentration werden in diesem
Experiment konstant auf null gesetzt. Die Zwangsbedingung, daß die Wassertempe-
ratur nicht unter denin situ-Gefrierpunkt fallen kann, wird jedoch aufrechterhalten.
Nach Abkühlung der Oberfl¨achenschicht auf die Gefrierpunktstemperatur wird weite-
rer Wärmeverlust also ausgeschlossen.6

5Eine weitere Hypothese zu dieser Frage basierte auf der zyklischen Wiederholung der Antriebsda-
ten, durch die zwischen den Maxima 1988 und 1992 eine Periodendauer von vier Jahren liegt, w¨ahrend
(über denrestartdes Modells hinweg) zwischen 1992 und 1988 f¨unf Integrationsjahre liegen. Unter der
Annahme, daß Meereis und Ozean eine zur ACW passende Eigenfrequenz haben, m¨ußte das System
im Zeitraum 1985–1989 außer Phase geraten. Um dies zu ¨uberprüfen, wurde ein Experiment durch-
geführt, in dem nur die Daten der Jahre 1986-1993 zyklisch wiederholt wurden. Die Resultate dieses
Experiments unterscheiden sich jedoch qualitativ nicht von der Referenzsimulation.

6Hinsichtlich des W¨armeflusses an der Ozeanoberfl¨ache entspricht dieser Ansatz einemzero order-
Eismodell, wie es in Ozeanmodellen, die nicht vorrangig an den Prozessen in hohen Breiten interessiert
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Referenzexperiment Sensitivitätsexperiment: kein Meereis

Abbildung 4.10:�-S-Diagramme vom August des neunten Integrationsjahres (Mo-
natsmittel) im Referenzexperiment (links) und in einem Experiment, in dem die mit
der Meereisbildung verbundenen S¨ußwasserfl¨usse vernachl¨assigt werden (rechts).

Die Vernachlässigung des Salzeintrags f¨uhrt zu einer raschen Umstellung der Was-
sermassenstruktur. Die dichten, salzreichen Wassermassen auf dem Kontinentalschelf
werden nicht mehr erneuert; das (Modifizierte) Warme Tiefenwasser mischt sich mit
dem neuen, im Sommer recht warmen, Oberfl¨achenwasser, das im Laufe der ersten 4
bis 5 Integrationsjahre bis ca. 33.5 psu ausges¨ußt wird. Durch den fehlenden Salzein-
trag wird die winterliche Deckschichtvertiefung stark reduziert: Die Ausbildung einer
abgegrenzten Schicht von Winterwasser entf¨allt und Modifiziertes Warmes Tiefenwas-
ser und das Oberfl¨achenwasser mischen sich haupts¨achlich durch Diffusion entlang
des Salz- und Temperatur-Gradienten. Auf dem Kontinentalschelf werden keine Was-
sermassen mit einer h¨oheren Dichte als die des Warmen Tiefenwassers mehr gebildet;
damit existiert die Quellwassermasse f¨ur Weddellmeerbodenwasser nicht mehr, und
auch der große Wasserk¨orper des Weddellmeertiefenwassers wird erodiert (Abb. 4.10).
Auch im Referenzexperiment gibt es im Winter an der Oberfl¨ache Wasser mit einem
Salzgehalt um 33.5; sein Volumen nimmt jedoch nicht im Laufe der Jahre zu.

Setzt man die Integration fort, bauen sich die Tiefen- und Bodenwassermassen
weiter ab, die Eigenschaften der oberfl¨achennahen Schichten bleiben jedoch weit-
gehend unver¨andert. Der Jahresgang der Meeresoberfl¨achentemperatur ist gegen¨uber
dem Referenzexperiment deutlich vergr¨oßert: Da es keine Eisdecke gibt, kann die
anderenfalls f¨ur das Schmelzen von Meereis im Fr¨uhjahr ben¨otigte Wärmemenge di-

sind, angewandt wird (z.B. in Rahmen von DYNAMO; DYNAMO Group, 1997); in solchen Modellen
wird jedoch i.a. der Salzgehalt zu klimatologischen Feldern relaxiert und enth¨alt daher implizit noch
Informationenüber die Meereisbildung.
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rekt zur Erwärmung der oberfl¨achennahen Schichten des Ozeans genutzt werden. Die
Erwärmung beginnt daher 2 bis 3 Monate zu fr¨uh und die Meeresoberfl¨achentempera-
tur im Sommermaximum liegt um 1 bis 2�C höher als im Referenzexperiment.

Im Widerspruch zu den Aussagen von Toggweiler und Samuels (1995) lassen die
Resultate dieser Experimente also den Schluß zu, daß die Meereisbildung auf dem
Kontinentalschelf im s¨udwestlichen Weddellmeer eine notwendige Bedingung f¨ur die
Bildung von Weddellmeerbodenwasser und damit letztlich f¨ur die Erneuerung des Ant-
arktischen Bodenwassers im Atlantik und im Weltozean darstellt.

4.2 Schelfeis

Wie in Kapitel 2 dargestellt, verwendet das hier vorgestellte Modell einheitliche Be-
schreibungen f¨ur die Thermodynamik von Meereis und Schelfeis. Im Gegensatz zu an-
deren Modellen der Schelfeis-Ozean-Wechselwirkung (z.B. Hellmer und Olbers, 1989;
Hellmer et al., 1998) wird hier diein situ-Gefrierpunktstemperatur nicht diagnostisch
aus einer Salzbilanz an der Grenzfl¨ache zwischen Schelfeis und Ozean bestimmt, son-
dern ist (wie auch bei Gerdes et al., 1999) eine einfache Funktion des Salzgehalts in
der obersten Schicht des Ozeanmodells und des Drucks an der Schelfeis-Basis. Um zu
untersuchen, wie sensitiv die Schelfeis-Ozean-Wechselwirkung gegen¨uber einer Ver-
einfachung des Ansatzes ist, wurde neben dem Referenzexperiment eine Integration
durchgeführt, in der an den mit Schelfeis bedeckten Gitterpunkten das von Beck-
mann et al. (1999) beschriebene, auf der Arbeit von Hellmer et al. (1998) basieren-
de Modell der Schelf-Ozean-Wechselwirkung eingesetzt wurde. In diesem Abschnitt
werden die beiden Simulationen verglichen und Charakteristiken der Schelfeis-Ozean-
Wechselwirkung sowie die Variabilit¨aten des Systems diskutiert.

4.2.1 Filchner-Ronne-Schelfeis

Mittlere Gefrier- und Schmelzraten

Ein Vergleich der so simulierten Gefrier- und Schmelzraten (Abb. 4.11) unter dem
Filchner-Ronne-Schelfeis zeigt, daß auch der vereinfachte Ansatz in der Lage ist,
die wesentlichen Merkmale der Schelfeis-Ozean-Wechselwirkung zu reproduzieren.
In beiden Simulationen f¨uhrt die Zirkulation unter dem Schelfeis zur Entstehung aus-
gedehnter Gebiete mit basalem Schmelzen. Nur n¨ordlich des im Modell zu einer In-
sel zusammengefaßten Komplexes aus Henry und Korff Ice Rise und den Doake Ice
Rumples werden in einem ausgedehnten Gebiet bis zu 30 cm marines Eis pro Jahr
angefroren.

Die höchsten Schmelzraten finden sich ¨uber dem Filchnergraben und s¨udlich von
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Abbildung 4.11: Verteilung der Schmelzraten an der Basis des Filchner-Ronne-
Schelfeises im Referenzlauf (links) und in einer Simulation mit diagnostischer Be-
rechnung des Salzgehalts an der Grenzfl¨ache zwischen Schelfeis und Ozean (rechts).
Dargestellt ist die j¨ahrliche Schmelzrate [m/a] im Mittel ¨uber 9 Integrationsjahre.
Abkürzungen: BI = Berkner Island, HK = Henry/Korff Ice Rises.

Berkner Island unmittelbar n¨ordlich der Aufsetzlinie (grounding line) des Foundation
Ice Stream. Hier kommt vom Kontinentalschelf her einstr¨omendes salzreiches Schelf-
wasser (HSSW) unmittelbar in Kontakt mit der Unterseite des Schelfeises (vgl. Ab-
schnitt 2.3). Die Temperatur des einstr¨omenden Wassers liegt nah an seinem Ober-
flächengefrierpunkt, also zwischen�1:8 und�1:9�C. Der in situ-Gefrierpunkt nahe
der Aufsetzlinie, wo die Unterseite des Schelfeises zwischen 900 und 1000 m tief un-
ter dem Meeresspiegel liegt, liegt dagegen bei�2:6�C, so daß hier bis zu 3 m Eis pro
Jahr geschmolzen werden.

Das hierbei abgek¨uhlte Wasser str¨omt östlich des Henry Ice Rise nach Norden in
Richtung rasch abnehmender Schelfeism¨achtigkeit und damit abnehmenden Drucks
(Abb 4.12). Hierbei steigt diein situ-Gefrierpunktstemperatur ¨uber die aktuelle Tempe-
ratur, so daß (als Reaktion auf diein situ-Unterkühlung) Eisplättchen gebildet werden,
die in der Wassers¨aule aufsteigen und sich unter dem Schelfeis anlagern. So entste-
hen die mächtigen Körper aus marinem Eis, die unter dem zentralen Ronne-Schelfeis
gefunden wurden (Oerter et al., 1992). Marines Eis entsteht in der Simulation auch
entlang der K¨ustenlinie, wo die Schelfeisdicke zum Rand hin abnimmt.

Der im Referenzlauf verwendete einfache, der Beschreibung im Meereismodell ent-
sprechende Ansatz f¨ur den Wärmeaustausch an der Unterseite des Schelfeises liefert in
der räumlichen Verteilung der Schmelz- und Gefrierraten ausgepr¨agtere Maxima und
Minima als die Beschreibung mit diagnostischer Salinit¨atsbestimmung (Abb. 4.11).
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Abbildung 4.12:Über neun Integrationsjahre gemittelte Str¨omungsgeschwindigkeit in
der obersten Schicht unter dem Schelfeis (Vektoren) und der Tiefgang des Schelfeises
(farbkodiert). Abkürzungen: RSI = Ronne-Schelfeis, FSI = Filchner-Schelfeis, BI =
Berkner Island, HK = Henry/Korff Ice Rises.

Die über die Fläche des Filchner-Ronne-Schelfeises gemittelte Schmelzrate jedoch un-
terscheidet sich kaum: Sie betr¨agt 29.8 cm/a in der Referenzintegration und 29.2 cm/a
in dem Experiment mit dem Schelfeismodell von Hellmer et al. (1998).7

Zwischenjährliche Variabilit ät

Eine Studie von Gerdes et al. (1999), in der die Zirkulation unter dem Filchner-Ronne-
Schelfeis in deutlich h¨oherer Auflösung, aber mit konstanten, vorgeschriebenen Rand-
bedingungen untersucht wurde, zeigt eine qualitativ ¨ahnliche Verteilung von Gefrier-
und Schmelzregionen. Zwar wird in diesem Modell eine kleinere Ausdehung der Ge-
frierregion an der Unterseite des zentralen Ronne-Schelfeises prognostiziert, doch sind

7Frühere Absch¨atzungen der mittleren Schmelzrate unter dem Filchner-Ronne-Schelfeis spannen
einen Wertebereich von rund 10 cm/a (Gerdes et al., 1999) bis 45 cm/a (Determann, 1991) auf.
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die maximalen Anfrierraten mit mehr als 2 m/a deutlich h¨oher. Zudem fehlt der Streifen
hoher Schmelzraten unter dem Filchner-Schelfeis, der in beiden mit BRIOS-2 genutz-
ten Schelfeis-Modellen ausgepr¨agt ist. Dieses Signal entsteht im gekoppelten Modell
hauptsächlich in den Modelljahren, in denen große Mengen HSSW gebildet werden
(vgl. Abschnitt 4.1.5). In diesen Jahren werden maximale Schmelzraten von 2.5 m/a
unter dem Filchner-Schelfeis erreicht, w¨ahrend in anderen Jahren die Schmelzraten
zwischen 1 und 1.5 m/a liegen. Weitere Gebiete hoher saisonaler und interannualer
Variabilität liegen westlich von Berkner Island und entlang der K¨uste am westlichen
Rand des Ronne-Schelfeises. Untersuchungen mit simulierten Partikeltrajektorien im
ungekoppelten Ozeanmodell BRIOS-1 zeigen, daß dies konsistent mit den Pfaden ist,
auf denen die auf dem Kontinentalschelf gebildeten salzreichen Wassermassen in die
Kaverne unter dem Filchner-Ronne-Schelfeis eindringen (M. Schodlok, pers. Mittei-
lung).

Die Kaverne unter dem Schelfeis ist also kein abgeschlossenes System, sondern
wird in hohem Maße von den Vorg¨angen auf dem Kontinentalschelf, also im offenen
Ozean, beeinflußt. Hier spielt die Bildung von Meereis eine entscheidende Rolle, denn
sie bestimmt die Dichteverteilung auf dem Kontinentalschelf. In den Monaten von Mai
bis Oktober, also in der Zeit der Meereisbildung, werden auf dem flachen Kontinental-
schelf Wassermassen mit hoher Dichte gebildet, die zum Teil in die Schelfeiskaverne
eindringen.

Die Zirkulation unter dem Schelfeis bewegt sich dabei zwischen zwei Moden, die
von der Dichteverteilung auf dem Kontinentalschelf gepr¨agt werden: Im ersten Fall
(Abb. 4.13) liegen die Wassermassen mit der h¨ochsten Dichte im Westen des Konti-
nentalschelfs, ¨uber dem Westhang des Ronnetrogs. In dieser Situation str¨omt Wasser
vom Kontinentalschelf durch den Ronnetrog in die Schelfeiskaverne, was zu hohen
Schmelzraten an der Basis des westlichen Ronne-Schelfeises f¨uhrt. Entsprechend dem
Dichtegradienten entlang der Schelfeiskante bildet sich unter dem Ronne-Schelfeis ei-
ne antizyklonale Zirkulation aus, die auch um Berkner-Island herum reicht. Unter dem
Filchner-Schelfeis dagegen befindet sich eine schwache zyklonale Zirkulation, die Eis-
schelfwasser (ISW) entlang der Ostk¨uste von Berkner Island (also am Westhang des
Filchnergrabens) nach Norden transportiert. Hierbei wird am nordwestlichen Ende des
Filchner-Schelfeises marines Eis gebildet. Diese auch aus anderen Betrachtungen be-
kannte Anfrierzone (Grosfeld et al., 1998) zeigt ein ausgepr¨agtes zwischenj¨ahrliches
Signal:
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Abbildung 4.13: Charakteristika der Schelfeis-Ozean-Wechselwirkung in einer Situa-
tion mit dem Dichtemaximum am westlichen Rand des Kontinentalschelfs (September
1989). Dargestellt sind Monatsmittel der Dichte an der Oberfl¨ache (oben links), der
Strömung in der obersten Modellschicht (oben rechts), der vertikal integrierte Trans-
port (unten links) und die Schmelzraten unter dem Filchner-Ronne-Schelfeis (unten
rechts). Die Pfeile deuten die charakteristischen Merkmale der regionalen Zirkulation
an. Die dicken schwarzen Linien kennzeichnen den Verlauf der Schelfeiskante.
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Abbildung 4.14: Charakteristika der Schelfeis-Ozean-Wechselwirkung in einer Situa-
tion mit dem Dichtemaximumvor Berkner Island (September 1992). Dargestellt sind
Monatsmittel der Dichte an der Oberfl¨ache (oben links), der Str¨omung in der obersten
Modellschicht (oben rechts), der vertikal integrierte Transport (unten links) und die
Schmelzraten unter dem Filchner-Ronne-Schelfeis (unten rechts). Die Pfeile deuten
die charakteristischen Merkmale der regionalen Zirkulation an. Die dicken schwarzen
Linien kennzeichnen den Verlauf der Schelfeiskante.
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Während sie im Mittel ¨uber neun Integrationsjahre (Abb. 4.11) kaum in Erscheinung
tritt, sind in einzelnen Jahren Anfrierraten um 1.5 m/a zu beobachten. In den Expe-
rimenten von Gerdes et al. (1999) ist diese zyklonale Zirkulation im Filchnergraben
ständig vorhanden und erheblich st¨arker ausgepr¨agt, so daß auch die Anfrierzone an
der Nordwestecke des Filchner-Schelfeises recht markant ist. Die Simulationen mit
BRIOS-2 legen dagegen den Schluß nahe, daß sowohl die Zirkulation im Filchnergra-
ben als auch das Anfrieren marinen Eises nord¨ostlich von Berkner Island erheblicher
saisonaler und zwischenj¨ahrlicher Variabilität unterworfen sind.

Die entgegengesetzte Situation tritt auf, wenn das dichteste Wasser n¨ordlich von
Berkner Island zu finden ist, wie es in den Jahren mit hoher Bildung von HSSW pro-
gnostiziert wird (Abb. 4.14). In diesem Fall str¨omen Schelfwassermassen unmittelbar
westlich und ¨ostlich von Berkner Island in die Kaverne. Die gr¨oßten Schmelzraten tre-
ten also westlich von Berkner Island und ¨uber dem Filchnergraben auf. In solchen
Situationen bildet sich im Filchnergraben eine antizyklonale Zirkulation aus, deren
vertikal integrierter Transport bis zu 2.5 Sv betragen kann, w¨ahrend unter dem Ronne-
Schelfeis eine zyklonale Zirkulation prognostiziert wird.

Die Zirkulation unter dem Schelfeis kann sich also im zwischenj¨ahrlichen Wech-
sel unter dem Einfluß unterschiedlicher Salzeintr¨age auf dem Kontinentalschelf um-
kehren. Nøst und Foldvik (1994) haben aus einer Modellstudie der Schelfeis-Ozean-
Wechselwirkung den Schluß gezogen, daß s¨udlich von Berkner Island ein Transport
von der Ronne- in die Filchner-Kaverne stattfindet. Bereits Hellmer und Olbers (1991)
hatten jedoch darauf hingewiesen, daß die Richtung der Umstr¨omung von Berkner Is-
land und damit die Richtung des Transports zwischen der Filchner- und der Ronne-
Kaverne von der Dichteverteilung vor der Schelfeiskante abh¨angt. Auch in diesem
Modell wurde ein Transport von der Ronne- in die Filchner-Kaverne f¨ur Szenarien
mit hoher Dichte ¨uber dem Ronnetrog prognostiziert. Diese Situation ist in BRIOS-
2 typisch für die Jahre 1986 bis 1989. W¨ahrend der Phase mit geringem Salzeintrag
auf dem Kontinentalschelf (1990 und 1991; vgl. Abb. 4.9) ist die Str¨omungüber die
Schelfeiskante sehr schwach; ausgepr¨agte Zirkulationsmuster sind unter dem Schelfeis
kaum zu erkennen. W¨ahrend des Zeitraums mit hohem Salzeintrag auf dem Konti-
nentalschelf n¨ordlich von Berkner Island, besonders im Winter 1992, bildet sich die
umgekehrte Zirkulation mit einer zyklonalen Umstr¨omung von Berkner Island und ei-
nem Transport von der Filchner- in die Ronne-Kaverne aus. Das regionale Windfeld im
Bereich nördlich der Schelfeiskante spielt in diesem Prozeß keine oder nur eine unter-
geordnete Rolle; ein Zusammenhang zwischen der Richtung des Windfeldes und der
Zirkulation in der Kaverne ist nicht erkennbar.

In den Untersuchungen von Beckmann et al. (1999) war der Wechsel von einer zy-
klonalen zu einer antizyklonalen Zirkulation ¨uber dem Filchnergraben als saisonales
Signal in einem ungekoppelten Ozeanmodell (BRIOS-1) beschrieben worden. Jedoch
bestand der Antrieb dieses Modells aus zw¨olf quasiklimatologischen Monatsmitteln,
die für jedes Simulationsjahr zyklisch wiederholt wurden. Der Antrieb enthielt also
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keine interannuale Variabilit¨at. Eine Situation mit dichten Wassermassen auf dem Kon-
tinentalschelf n¨ordlich von Berkner Island trat dabei in jedem Winter auf, w¨ahrend im
Sommer die dichtesten Wassermassen am westlichen Rand des Kontinentalschelfs zu
finden waren, so daß in jedem Integrationsjahr ein Wechsel von antizyklonaler Zirkula-
tion im Winter zu zyklonaler Zirkulation im Sommer prognostiziert wurde.8 Wird, wie
im gekoppelten Modell BRIOS-2, die zwischenj¨ahrliche Variabilität der atmosph¨ari-
schen Randbedingungen ber¨ucksichtigt, sind die saisonalen Ver¨anderungen der Zir-
kulationüber dem Filchnergraben deutlich kleiner als die Unterschiede zwischen den
einzelnen Simulationsjahren.

4.2.2 Schelfeisgebiete im westlichen und̈ostlichen
Weddellmeer

Die übrigen Schelfeisgebiete sind im Modell mit geringerer Genauigkeit repr¨asentiert.
Da keine verläßlichen Daten zum Tiefgang verf¨ugbar sind, wurde die M¨achtigkeit des
Larsen-, Brunt-, Riiser-Larsen-, Fimbul- und Amery-Schelfeises mit 200 m angenom-
men. Amery- und Ross-Schelfeis liegen außerhalb des Weddellmeeres und werden da-
her hier nicht betrachtet.

Das Larsen-Schelfeis und die Schelfeisgebiete im ¨ostlichen Weddellmeer sind im
Modell nicht fein genug aufgel¨ost, um eine eigenst¨andige Zirkulation ausbilden zu
können. Imöstlichen Weddellmeer greift der K¨ustenstrom direkt unter das Brunt- und
das Riiser-Larsen-Schelfeis. Dabei kommt Wasser mit einer Temperatur um�1�C un-
mittelbar mit der Schelfeisunterseite in Kontakt. Die hohen Str¨omungsgeschwindig-
keiten im Küstenstrom sorgen f¨ur hohe Durchflußraten, so daß das Wasser unmittelbar
unter dem Schelfeis schnell wieder ersetzt wird. Im�-S-Diagramm (Abb.3.1) erkennt
man auch, daß sich das durch Wechselwirkung mit dem Schelfeis abgek¨uhlte und aus-
gesüßte Wasser direkt mit dem darunter liegenden, etwa0�C warmen Wasser aus dem
Küstenstrom vermischt. Insgesamt entstehen so mittlere Schmelzraten von fast 3 m/a,
wobei die Maxima im Bereich der Schelfeiskante liegen. Es ist schwer abzusch¨atzen,
ob diese hohen Schmelzraten realistisch sind: Einerseits wird die Dicke des Schelf-
eises sicher nicht konstant 200 m betragen, sondern zur Aufsetzlinie hin ansteigen.
Dies würde diein situ-Gefrierpunktstemperatur weiter verringern und die Schmelzra-
ten erhöhen. Andererseits wird der Fluß des K¨ustenstroms durch die Schelfeiskavernen

8Das ungekoppelte Ozeanmodell BRIOS-1 wurde mit Salzfl¨ussen und Deckschichttemperaturen an-
getrieben, die einer Integration des ungekoppelten Meereismodells BRIOS-0 entnommen worden waren
(vgl. Beckmann et al., 1999). Hierbei kamen dieselben atmosph¨arischen Antriebsdaten zur Anwendung
wie in den hier vorgestellten Simulationen mit dem gekoppelten Modell. Auch im ungekoppelten Eismo-
dell ist der Salzeintrag auf dem Kontinentalschelf n¨ordlich von Berkner Island in den Winterhalbjahren
1992 und 1993 besonders hoch; im klimatologischen Monatsmittel bleibt dieses Signal erhalten, so daß
das damit angetriebene Ozeanmodell eine eigentlich zwischenj¨ahrliche Variabilität als Teil des Jahres-
ganges reproduziert.
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desöstlichen Weddellmeeres in der Realit¨at durch eine Landmasse gest¨ort, die Brunt-
und Riiser-Larsen-Schelfeis voneinander trennt, und die im Modell wegen der relativ
groben Auflösung nicht ber¨ucksichtigt werden konnte. Das erste Argument deutet dar-
auf hin, daß das Modell die Schmelzraten noch untersch¨atzen könnte; das zweite l¨aßt
eher auf einëUberschätzung der Schmelzraten schließen.

Auch unter dem Larsen-Schelfeis werden Schmelzraten um 1 m/a prognostiziert,
von denen zun¨achst fraglich ist, ob sie realistisch sind. Der Kontinentalschelf im west-
lichen Weddellmeer ist sehr schmal, so daß er in der gegl¨atteten Modelltopographie
kaum noch in Erscheinung tritt. In der Simulation reicht daher Modifiziertes Warmes
Tiefenwasser (MWDW), das auf seinem Weg mit dem Weddellwirbel durch Vermi-
schung mit dem dar¨uber liegenden Winterwasser modifiziert und abgek¨uhlt wird (Fo-
ster und Carmack, 1977), mit Temperaturen um�1:2�C bis unter das Larsen-Schelfeis
(Abb. 3.1). Dies steht im Widerspruch zu Beobachtungen von Gordon (1998), nach de-
nen auf dem Larsen-Schelf kein Wasser mit Temperaturen ¨uber�1:6�C zu finden ist.
Andererseits ist auch die Dicke des Larsen-Schelfeises im Modell mit konstant 200 m
vorgeschrieben und damit im Bereich der Aufsetzlinie sicher untersch¨atzt, so daß die
Differenz zwischen der Temperatur der einstr¨omenden Wassermassen und derin situ-
Gefrierpunktstemperatur in der Simulation nicht wesentlich von der Natur abweichen
muß.

4.2.3 Schmelzwassereintrag in das innere Weddellmeer

In den beiden ersten Teilen dieses Abschnittes wurden die Prozesse der Schelfeis-
Ozean-Wechselwirkung unter den verschiedenen Schelfeisgebieten des Weddellmee-
res vorgestellt und diskutiert. Lokale Anfrier- und Schmelzraten unter dem Filchner-
Ronne- und dem Larsen-Schelfeis sind von ¨ahnlicher Gr¨oßenordnung wie die ¨uber ein
Jahr bilanzierte Nettogefrierrate des Meereises. Die Schmelzraten unter den Schelfeis-
gebieten des ¨ostlichen Weddellmeeres sind deutlich gr¨oßer, jedoch ist die Fl¨ache dieser
Schelfeise recht klein. Integriert man den S¨ußwassereintrag ¨uber die Fläche der Schelf-
eisgebiete, erh¨alt man im Mittelüber neun Integrationsjahre einen Fluß von 1.6 mSv
unter dem Larsen-Schelfeis, 3.2 mSv unter dem Filchner-Ronne-Schelfeis und 4.2 mSv
unter den Schelfeisgebieten des ¨ostlichen Weddellmeeres; in der Summe ¨uber alle ins
innere Weddellmeer entw¨assernden Schelfeiskavernen also 9.1 mSv.9 Trotz ihrer klei-
nen Fläche ist der Beitrag der Schelfeisgebiete im ¨ostlichen Weddellmeer also beinahe
so groß wie die Beitr¨age von Filchner-Ronne- und Larsen-Schelfeis zusammen.

Zeitserien von Monats- und Jahresmitteln dieser S¨ußwasserfl¨usse (Abb. 4.15) zei-

9Addiert man noch die Beitr¨age der außerhalb des Weddellmeeres gelegenen Schelfeisgebiete, also
durch Fimbul-, Amery- und Ross-Schelfeis, ergibt sich ein mittlerer S¨ußwassereintrag von rund 21 mSv
in das gesamte S¨udpolarmeer, was ¨uberraschend nah an den von Jacobs et al. (1992) gesch¨atzten18�
9 mSv liegt.
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Abbildung 4.15: Monats- (oben) und Jahresmittel (unten) der ¨uber die Schelfeisfl¨ache
integrierten S¨ußwasserfl¨usse unter den Schelfeisgebieten im ¨ostlichen Weddellmeer
(EWIS, gelb), dem Filchner-Ronne-Schelfeis (blau) und dem Larsen-Schelfeis (gr¨un)
sowie die Summe aller drei ans Weddellmeer grenzenden Schelfeisgebiete (rot). 1 mSv
= 103 m3 s�1.

gen eine ausgepr¨agte Variabilität insbesondere der Schelfeisgebiete im ¨ostlichen Wed-
dellmeer. Wie im Abschnitt 4.2 beschrieben, wird dieses Schelfeis direkt vom K¨usten-
strom untersp¨ult. Da eine seitliche Begrenzung nicht existiert, kann sich unter diesem
Schelfeis keine eigenst¨andige Zirkulation ausbilden. Variationen in den Eigenschaften
und der Verteilung der Wassermassen innerhalb des K¨ustenstroms schlagen sich da-
her unmittelbar in ver¨anderten Schmelzraten nieder. Die hohen Schmelzraten jeweils
im ersten Quartal der Simulationsjahre 1986, 1990 und 1993 finden sich jedoch auch
in den Monatsmitteln der Schmelzraten unter dem Larsen-Schelfeis und unter dem
Filchner-Ronne-Schelfeis wieder. Mit den Zeitserien von Meereisbildung und -export
im inneren Weddellmeer (Abb. 4.6 und 4.7) oder auf dem Kontinentalschelf (Abb. 4.9)
sind diese Ereignisse nicht korreliert; die in Abschnitt 4.2.1 beschriebene Umkehrung
der Zirkulation unter dem Filchner-Ronne-Schelfeis schl¨agt sich zwar in einem An-
stieg der mittleren Schmelzrate Ende 1992 nieder, l¨aßt sich aber nicht mit diesen drei
Maxima verknüpfen.

Stattdessen werden diese Ereignisse durch Anomalien der sommerlichen Meereis-
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ausdehnung gepr¨agt: Die Simulationsjahre 1986 und 1993 zeichnen sich durch eine
sehr geringe Meereisausdehnung im sommerlichen Minimum aus; im Jahr 1990 blei-
ben relativ große Teile des Weddellmeeres eisbedeckt, doch ist die K¨uste des ¨ostlichen
Weddellmeeres eisfrei und vor den Kanten von Filchner-Ronne- und Larsen-Schelfeis
ist die Eiskonzentration gering. Je weniger Meereis im Weddellmeer zur¨uck bleibt, de-
sto stärker kann sich die Oberfl¨ache des Ozeans durch solare Einstrahlung erw¨armen.
Durch vertikale Vermischung wird dieses Signal ¨uber die Sprungschicht hinweg getra-
gen und schließlich in die Schelfeiskaverne advehiert10, wo es zu verst¨arktem basalen
Schmelzen des Schelfeises f¨uhrt.

Die Fluktuationen in den Eigenschaften der Wassermassen auf dem Kontinental-
schelf (Abschnitt 4.1.5) wirken sich dagegen haupts¨achlich auf die Schmelzraten un-
ter dem Filchner-Ronne-Schelfeis aus. W¨ahrend des Zeitraums mit verschwindendem
HSSW (1990/91) gehen die S¨ußwassereintr¨age durch das Filchner-Ronne-Schelfeis auf
minimale Werte von 2.0 mSv zur¨uck. Die Variabilität in den Monatsmitteln ist in dieser
Phase gering. Offenbar str¨omen die in diesem Zeitraum auf dem Kontinentalschelf an-
zutreffenden leichteren Wassermassen nur zu einem kleinen Teil in die Schelfeiskaver-
ne ein, so daß die Zirkulation in der Kaverne und die Prozesse an der Schelfeisuntersei-
te weitgehend ungest¨ort bleiben. Mit der Neubildung von hochsalinem Schelfwasser ab
dem Herbst 1992 steigt auch der Einstrom in die Kaverne, die Zirkulation nimmt die in
Abb. 4.14 dargestellte Form an und der Eintrag von Schmelzwasser steigt. Der Wechsel
zwischen negativen und positiven Anomalien des meridionalen Windschubes hat also
deutliche Auswirkungen bis in die Kaverne unter dem Filchner-Ronne-Schelfeis.

4.3 Die Süßwasserbilanz
des inneren Weddellmeeres

In den vorangegangenen Abschnitten dieses Kapitels wurden die Wechselwirkungen
zwischen Meereis, Schelfeis und Ozean im inneren Weddellmeer vorgestellt und dis-
kutiert. Fügt man nun die einzelnen Beitr¨age zusammen, l¨aßt sich eine S¨ußwasserbilanz
für das innere Weddellmeer aufstellen.

In Abb. 4.16 sind die Zeitreihen der unterschiedlichen S¨ußwassereintr¨age in das
innere Weddellmeer zusammengestellt. Im Mittel ¨uber die neun Simulationsjahre 1985
bis 1993 werden dem inneren Weddellmeer durch Meereis-Bildung 33.7 mSv S¨ußwas-
ser entzogen. Die Schelfeisregionen tragen 9.1 mSv S¨ußwasser ein, die Differenz aus
Niederschlag und Verdunstung betr¨agt 19.0 mSv.

Weiterere, im Modell nicht ber¨ucksichtigte, Fl¨usse von S¨ußwasser haben ihren Ur-
sprung auf dem antarktischen Kontinent. Große Teile von Antarctica sind von einem bis

10In der Natur wird dieser Austausch durch die Wirkung von Gezeiten noch verst¨arkt.
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Abbildung 4.16: Monats- (oben) und Jahresmittel (unten) der S¨ußwasserfl¨usse an der
Oberfläche des inneren Weddellmeeres. Dargestellt sind die Beitr¨age aus der Differenz
von Niederschlag und Verdunstung (gr¨un), aus der Produktion von Eisschelfwasser
(rot), aus dem Gefrieren und Schmelzen von Meereis (gelb) sowie die Bilanz dieser
drei Terme (blau).

zu 4000 m m¨achtigen Eisschild bedeckt, der die Quelle der antarktischen Schelfeisge-
biete darstellt. Durch sein großes Gewicht wird zwar an der Unterseite dieses Eisschil-
des der Druckschmelzpunkt so weit reduziert, daß Eis an der Basis schmilzt; jedoch ist
der Abfluß des so gebildeten Schmelzwassers nach Sch¨atzungen von Huybrechts (pers.
Mitteilung) gegen¨uber dem Schmelzen an der Oberfl¨ache vernachl¨assigbar. Insgesamt
liegt der Abfluß von Schmelzwasser vom antarktischen Kontinent unter10 � 1012 kg/a,
zirkumpolar also unter 0.3 mSv. Der auf das innere Weddellmeer entfallende Teil liegt
demnach unter 0.05 mSv und ist vernachl¨assigbar.

Die zirkumpolare Produktion von Eisbergen wird von Huybrechts auf rund2000 �
1012 kg/a gesch¨atzt11; der mit ihrem Schmelzen verbundene S¨ußwassereintrag liegt
somit bei etwa 60 mSv f¨ur das gesamte S¨udpolarmeer. Jedoch schmilzt der weitaus
größte Teil des Eisbergvolumens n¨ordlich von 65�S beim Kontakt mit den warmen
Wassermassen des Zirkumpolarstroms (Romanov, 1974), so daß auch dieser Beitrag
hier vernachl¨assigt wird.

11Frühere Sch¨atzungen der Eisbergproduktion liegen zwischen40 � 10
12 kg/a und1650 � 1012 kg/a

(Mellor, 1967); der hier zugrunde gelegte Wert stellt also eher eine Maximumabsch¨atzung dar.
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Durch die katabatischen Winde kann auf dem Schelfeis akkumulierter, noch nicht
zu Eis verfestigter Schnee in den Ozean getragen werden. Da zur Gr¨oße des so trans-
portierten Volumens jedoch keine zuverl¨assigen Absch¨atzungen existieren, wird auch
dieser Beitrag ignoriert.

In der Bilanzüber alle hier ber¨ucksichtigten Komponenten wird der mit der Mee-
reisproduktion verbundene S¨ußwasserentzug durch den S¨ußwassereintrag aus den
Schelfeiskavernen und durch die Differenz aus Niederschlag und Verdunstung fast
völlig ausgeglichen: Im Mittel ¨uber neun Integrationsjahre werden dem inneren Wed-
dellmeer durch die Fl¨usse an seiner Oberfl¨ache (einschließlich der Grenzfl¨achen zum
Schelfeis) 5.3 mSv S¨ußwasser entzogen.

Die Zeitreihen in Abb. 4.16 zeigen jedoch, daß diese Bilanz das Residuum aus
verschiedenen, teils recht großen Beitr¨agen darstellt. Saisonale und zwischenj¨ahrliche
Variabilität der Süßwasserbilanz an der Oberfl¨ache des inneren Weddellmeeres wer-
den dabei von den Schwankungen der Meereisbildung dominiert: Im saisonalen Zy-
klus variiert dieüber einen Monat gezogene Bilanz typischerweise zwischen -200 und
400 mSv, wobei die Gefrierphase l¨anger dauert als die Schmelzphase. Die Variation der
Einträge aus der Atmosph¨are und durch Schelfeis ist demgegen¨uber vernachl¨assigbar.

Auch die zwischenj¨ahrliche Variabilität wird durch die Schwankungen der Meer-
eisbildung bestimmt: In Jahren mit durchschnittlicher oder geringer Eisbildung ist die
Bilanz der Süßwassereintr¨ageüber mehrere Jahre hinweg ausgeglichen oder sogar po-
sitiv; in Jahren mit starker Eisbildung (1987, 1988; Maximum in 1993) dagegen wer-
den dem inneren Weddellmeer an der Oberfl¨ache bis zu 31 mSv S¨ußwasser entzogen.
Die Standdardabweichung der Zeitreihe der Jahresmittel betr¨agt 13 mSv und ist da-
mit deutlich größer als ihr Mittelwert. Insgesamt ist dieses Ergebnis konsistent mit
Abschätzungen von Fahrbach et al. (1994)12 , nach denen die Netto-Advektion von
Salz in das innere Weddellmeer nicht signifikant von null verschieden ist.

12Diese Absch¨atzung beruht auf hydrographischen Messungen der Jahre 1989 bis 1992, f¨ur die das
gekoppelte Modell einen mittleren S¨ußwasser-Eintrag von 4.5 mSv prognostiziert. Ber¨ucksichtigt man
jedoch, daß die Absch¨atzung von Fahrbach et al. und die Bilanz aus der BRIOS-2-Simulation v¨ollig
unabhängig voneinander sind und keine gemeinsame Datenbasis haben, erscheint dieÜbereinstimmung
der Resultate bemerkenswert gut.



Kapitel 5

Hydrographie und Meereisverteilung
unter dem Einfluß der
Bodentopographie des̈ostlichen
Weddellmeeres

5.1 Die Bodentopographie des̈ostlichen
Weddellmeeres und ihre Umstr̈omung

Wie in Kapitel 1 beschrieben wird die Bodentopographie im ¨ostlichen Weddellmeer, in
der Region um den Nullmeridian (Abb. 5.1), gepr¨agt durch einenMaud Risegenannten
Seeberg, der sich rund 3000 m ¨uber dem umgebenden Meeresboden erhebt. Die Was-
sertiefe in der Umgebung der Kuppe liegt zwischen 4500 und 5000 m, ¨uber der Kuppe
selbst unter 2000 m. Weiter ¨ostlich erstrecken sich vom Kontinentalschelf ausgehend
zwei untermeerische R¨ucken in den tiefen Ozean, dieAstrid RidgeundGunnerus Ridge
genannt werden. N¨ordlich davon, zwischen 0� und 15�E, liegen zwei Becken, die mit
rund 5300 m die tiefsten Stellen des Weddellbeckens bilden.

Die Wassers¨aule imöstlichen Weddellmeer ist nur schwach geschichtet. Meeres-
strömungen in diesem Gebiet sind daher ann¨ahernd barotrop, weisen also nur gerin-
ge vertikale Scherung auf und haben die Tendenz, Konturen mit konstantem Wert
des Quotientenf=H (f=Coriolisparameter,H=Wassertiefe) zu folgen.1 Die Verände-
rungen des Coriolisparametersf sind gegen¨uber den Variationen der Bodentopogra-
phie im östlichen Weddellmeer gering, so daß man in einerÜberlagerung der r¨aum-

1Für barotrope, reibungsfreie Str¨omungen mit der relativen Vorticity� stellt die potentielle Vorticity
�+f

H
eine Erhaltungsgr¨oße dar. F¨ur großskalige Str¨omungen ist� � f , so daß f¨ur eine Stromlinie

näherungsweisef
H

= const gilt (Gill, 1982).

88
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Abbildung 5.1: Bodentopographie im Weddellmeer-Sektor des gekoppelten Modells.
Das Konturintervall betr¨agt 500 m; zus¨atzlich sind die Konturlinien f¨ur 5100 bis
5400 m in 100 m-Abstand eingezeichnet. Abk¨urzungen: MR = Maud Rise, AR = Astrid
Ridge, GR = Gunnerus Ridge, WB = Weddellbecken.

lichen Verteilung der mittleren Stromfunktion und der Konturen der Bodentopogra-
phie (Abb. 5.2) eine enge Korrelation zwischen der Bodentopographie und dem verti-
kal integrierten Transport erkennt. W¨ahrend die westliche Zelle des Weddellwirbels
das westliche Weddellbecken einnimmt, scheint die ¨ostliche an dem tiefen Becken
nordöstlich von Maud Rise fixiert zu sein. Dazwischen, unmittelbar n¨ordlich von Maud
Rise, liegt die Einschn¨urung, die die beiden Zirkulationszellen voneinander trennt. Von
Süden her wird die Einschn¨urung offenbar durch die Umstr¨omung von Maud Rise ver-
ursacht; von Norden her werden der Zirkumpolarstrom und der n¨ordliche Zweig des
Weddellwirbels durch einen Ausl¨aufer des Mittelatlantischen R¨uckens nach S¨uden ab-
gelenkt.Östlich des Nullmeridians erkennt man die Umstr¨omung von Gunnerus Ridge
und Astrid Ridge.
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Abbildung 5.2:Überlagerung der Bodentopographie im Weddellmeer-Sektor des ge-
koppelten Modells (Konturlinien) und des mittleren vertikal integrierten Transports
(farbkodiert).

Die Tendenz einer barotropen Str¨omung,(f=H)-Konturen zu folgen, f¨uhrt bei va-
riabler Topographie zu einer (in diesem Fall antizyklonalen) Umstr¨omung von flache-
ren Gebieten, wie hier Maud Rise und Astrid Ridge. Dieser Effekt bewirkt in der Regi-
on desöstlichen Weddellmeeres offenbar eine nordw¨artige Verlagerung des s¨udlichen
Zweiges des Weddellwirbels und verursacht so die beobachtete Einschn¨urung im Feld
des vertikal integrierten Transportes.

Simulierte Partikeltrajektorien (Abb. 5.3) zeigen, daß der K¨ustenstrom, also der
Teil der Strömung, der nicht aus der Rezirkulation des Weddellwirbels, sondern von
der zirkumpolaren k¨ustennahen westw¨artigen Strömung gespeist wird, von dieser Ver-
lagerung nur zum Teil betroffen ist: Er wird durch die Umstr¨omung von Gunnerus
Ridge und Astrid Rigde in Form von großskaligen M¨aandern nach Norden verscho-
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ben, verläuft dann aber s¨udlich von Maud Rise. Die Kuppe wird also ¨uberwiegend
durch Wassermassen angestr¨omt, die am ¨ostlichen Rand des Weddellwirbels rezirku-
lieren.

1000   1400   1800   2200   2600   3000   3400   3800   4200   4600    5000    m

Abbildung 5.3: Umstr¨omung von Maud Rise und Astrid Ridge. Gezeigt sind simulierte
Partikeltrajektorien aus 1000 m Tiefe ¨uber einer farbigen Darstellung der Bodentopo-
graphie. Die Str¨omung in diesem Gebiet ist weitgehend barotrop, so daß die gezeigten
Trajektorien repr¨asentativ für einen großen Teil der Wassers¨aule sind.

Eine detaillierte Betrachtung der dynamischen Prozesse der Um- undÜber-
strömung einer solchen isolierten Kuppe erfordert deutlich h¨ohere horizontale
Auflösung (Beckmann und Haidvogel, 1997) und ist daher mit diesem ,,regionalen
Klimamodell” nicht möglich. Die dabei auftretenden Prozesse, wie die Bildung einer
Taylor-Säule oder Taylor-Kappe, die damit verbundene Modifikation des Dichtefeldes
oder die Verdriftung von Dichte- und Vorticity-Anomalien, sind hier nur sehr grob dar-
gestellt. Auch die Amplitude lokaler geschlossener Zirkulationszellen ¨uber der Kuppe
muß reibungsbedingt zu gering ausfallen, zumal auch eine etwaige gezeitenbedingte
Verstärkung (Beckmann, 1999) von BRIOS-2 nicht erfaßt wird.

Dennoch ist das Modell aufgrund seiner bodenfolgenden Vertikalkoordinate in der
Lage, grundlegende, f¨ur die Überströmung einer Kuppe charakteristische, Prozesse
qualitativ richtig wiederzugeben. So wird die Aufw¨olbung der Isopyknen ¨uber der Kup-
pe, beobachtet z. B. von Bersch et al. (1995), qualitativ richtig wiedergegeben. Die
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Auswirkungen dieser Anomalien auf die Meereisverteilung in der Region um Maud
Rise werden im Abschnitt 5.3 diskutiert.

5.2 Ursachen und Auswirkungen der Doppelwirbel-
struktur

Um den Einfluß der beschriebenen Elemente der Bodentopographie auf die Struktur
des Weddellwirbels und auf die Meereisverteilung zu untersuchen, wurde neben dem
Referenzlauf eine Reihe von Sensitivit¨atsstudien durchgef¨uhrt, in denen gezielt Teile
der Bodentopographie modifiziert wurden (Abb. 5.4). Im ersten Schritt wurden folgen-
de Szenarien getestet:

1. Referenzlauf mit realistischer Topographie

2. Becken eingeebnet, Maud Rise und Astrid Ridge vorhanden

3. Maud Rise und Astrid Ridge entfernt, Becken vorhanden

4. Maud Rise, Astrid Ridge und die beiden Becken entfernt

In allen Fällen ist die modifizierte Topographie gegl¨attet und an die Umgebung ange-
paßt worden, um St¨orungen durch Spr¨unge in der Bodentopographie zu vermeiden.

Ein Vergleich der simulierten mittleren Transporte in den beschriebenen Szenarien
(Abb. 5.5) zeigt die große Bedeutung der Umstr¨omung von Maud Rise f¨ur die Aus-
bildung der Doppelstruktur des Weddellwirbels: In dem Experiment ,,ohne Becken”
verringert sich zwar der maximale Transport in der ¨ostlichen Zelle um etwa 10 %,
die Doppelstruktur des Weddellwirbels bleibt jedoch erhalten. In beiden Experimen-
ten ,,ohne Maud Rise/Astrid Ridge” dagegen verschwindet die Doppelstruktur. Der
Weddellwirbel besteht in diesen Simulationen aus nur einer Zirkulationszelle, deren
maximaler Transport zwischen 65 und 70 Sv und damit deutlich h¨oher als in den bei-
den Zirkulationszellen des Referenzlaufes liegt. Die An- oder Abwesenheit der tiefen
Becken nord¨ostlich von Maud Rise hat auf dieses Ergebnis keinen signifikanten Ein-
fluß.

In einem zweiten Schritt wurden zwei Szenarien getestet, in denen ausgehend von
der Topographie der Referenzsimulation nur Maud Rise bzw. nur Astrid Ridge entfernt
wurden (Abb 5.6). In beiden Simulationen bildet der Weddellwirbel wieder eine Dop-
pelstruktur, die der Referenzintegration sehr ¨ahnlich ist (Abb 5.7). Jedoch ist in der Si-
mulation ,,ohne Maud Rise” der maximale Transport in der westlichen Zelle gegen¨uber
der Referenzintegration deutlich gr¨oßer und die Trennung zwischen den beiden Zellen
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Referenz “ ohne Becken”

“ohne Maud Rise/Astrid Ridge “ ohne MR/AR, ohne Becken” ”

Abbildung 5.4: Variation der Bodentopographie im Weddellmeer-Sektor. Gezeichnet
sind die Konturlinien zwischen 4000 und 5400 m in Intervallen von 200 m. Dargestellt
sind die Referenz-Topographie (oben links) sowie die Szenarien ohne Becken (oben
rechts), ohne Maud Rise und Astrid Ridge aber mit den tiefen Becken (unten links)
und ohne die tiefen Becken und ohne Maud Rise und Astrid Ridge (unten rechts).
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Referenz “ ohne Becken”

“ ohne MR/AR, ohne Beckenohne Maud Rise/Astrid Ridge ”“ ”

Abbildung 5.5: Vertikal integrierter Transport in Experimenten mit variierter Bodento-
pographie im ¨ostlichen Weddellmeer. Dargestellt ist das 9-Jahres-Mittel der barotropen
Stromfunktion in Experimenten mit der Referenz-Topographie (oben links) sowie den
Szenarien ohne Becken (oben rechts), ohne Maud Rise und Astrid Ridge aber mit den
tiefen Becken (unten links) und ohne die tiefen Becken und ohne Maud Rise und Astrid
Ridge (unten rechts).
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,,ohne Maud Rise’’ ,,ohne Astrid Ridge’’

Abbildung 5.6: Zweiter Schritt der Variation der Bodentopographie im Weddellmeer-
Sektor. Gezeichnet sind die Konturlinien zwischen 4000 und 5400 m in Intervallen von
200 m. Dargestellt sind die Szenarien ohne Maud Rise (links) und ohne Astrid Ridge
(rechts).

,,ohne Maud Rise’’ ,,ohne Astrid Ridge’’

   0.    5.   10.  15.   20.  25.  30.  35.  40.  45.  50.  55.  60.  65.    Sv

Abbildung 5.7: Vertikal integrierter Transport in Experimenten mit variierter Boden-
topographie im ¨ostlichen Weddellmeer. Dargestellt ist das 9-Jahres-Mittel der barotro-
pen Stromfunktion in den Szenarien ohne Maud Rise (links) und ohne Astrid Ridge
(rechts).
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ist weniger ausgepr¨agt. Auch in der Simulation ,,ohne Astrid Ridge” wird f¨ur die west-
liche Zelle ein erh¨ohter maximaler Transport prognostiziert, w¨ahrend die Begrenzung
deröstlichen Zelle hier ebenso ausgepr¨agt ist wie in der Referenzsimulation. Insgesamt
ist die Stabilität der Doppelstruktur in beiden Experimenten geringer: Im Gegensatz
zur Referenzsimulation erscheinen die isolierten Maxima des barotropen Transports
erst im Mittelüber mindestens einige Wochen. Sowohl der topographische Effekt von
Maud Rise als auch die Umstr¨omung von Astrid Ridge tragen offenbar zur Entstehung
der Doppelstruktur des Weddellwirbels bei, wobei eine stabile Doppelstruktur nur unter
dem Einfluß beider Teile entsteht.

 -20     -16     -12      -8        -4       0        4         8       12      16      20   Sv -0.2   -0.16   -0.12  -0.08  -0.04     0.     0.04    0.08   0.12   0.16    0.2     Co

Abbildung 5.8: Differenzen des barotropen Transports (links) und der Temperatur in
800 m Tiefe (rechts): Experiment ,,ohne Maud Rise/Astrid Ridge” minus Referenzsi-
mulation. Dargestellt sind die Mittel des zehnten Integrationsjahres. Die Salzgehalts-
differenz weist eine zur Temperaturdifferenz qualitativ identische Verteilung auf.

Eine Betrachtung der Differenz der Stromfunktion zwischen dem Experiment ,,oh-
ne Maud Rise/Astrid Ridge” und der Referenzsimulation (Abb. 5.8 links) zeigt, daß der
barotrope Transport im inneren Weddellmeer durch die Ausbildung der Doppelstruk-
tur nicht verändert wird. Unter der Wirkung von Maud Rise und Astrid Ridge wird
lediglich der Wirbel eingeschn¨urt, so daß zwei lokale Maxima des barotropen Trans-
ports westlich und ¨ostlich des Nullmeridians entstehen. Entf¨allt diese Einschn¨urung,
verschmelzen die beiden Zirkulationszellen zu einer einzigen, das gesamte Weddell-
becken umspannenden Zirkulation.

Hiermit verbunden ist ein intensiverer Austausch zwischen dem westlichen und
demöstlichen Weddellbecken. Gegen¨uber der Referenzsimulation, in der ein großer



KAPITEL 5. EINFLUSS DER BODENTOPOGRAPHIE 97

Teil der Strömung jeweils westlich und ¨ostlich des Nullmeridians rezirkuliert, wird in
dem Experiment ,,ohne Maud Rise/Astrid Ridge” das warme, salzreiche Wasser, das
seinen Ursprung im Zirkumpolaren Tiefenwasser (CDW) hat und sich in der Umge-
bung von Maud Rise mit den Wassermassen des Weddellwirbels mischt, effektiver in
die Zirkulation aufgenommen und im Weddellbecken verteilt. Die Hydrographie ¨uber
dem südwestlichen Kontinentalschelf wird hierdurch nicht ver¨andert; im nordwestli-
chen Weddellmeer jedoch wird die Wassers¨aule zwischen 500 und 1000 m Wassertiefe
um bis zu 0.03 psu salziger und0:2�C wärmer (Abb. 5.8 rechts). Eine ¨ahnliche, al-
lerdings schw¨acher ausgepr¨agte Erwärmung ist auch im nord¨ostlichen Weddellwirbel
zu beobachten. Im Gegenzug wird ein ausgedehntes Gebiet nordwestlich von Maud
Rise kälter und salz¨armer. An die Stelle der isolierten Wirbel westlich und ¨ostlich des
Nullmeridians, in denen die Wassermassen gegen¨uber dem warmen Wasser des ACC
relativ isoliert bleiben und durch W¨armeverlust an die Atmosph¨are abgek¨uhlt werden,
tritt in dem Experiment ,,ohne Maud Rise/Astrid Ridge” ein einziger Wirbel, der das
gesamte Weddellbecken umspannt und f¨ur eine intensive Durchsp¨ulung auch der im
Referenzexperiment isolierten Regionen sorgt, so daß eine Erw¨armung nicht nur im
westlichen, sondern auch im ¨ostlichen Weddellbecken festzustellen ist.

Durch diese Ver¨anderung wird die Stabilit¨at der Wassers¨aule im nordwestlichen
Weddellmeer reduziert: Die lokale Brunt-V¨aisälä-FrequenzN auf einem Meridional-
schnitt entlang28�W weist ein lokales Minimum im Zentrum des Wirbels auf, das sich
von der Sprungschicht bis in rund 950 m Tiefe erstreckt (Abb. 5.9 links). Als Folge
der lokalen Erw¨armung in diesem Teil der Wassers¨aule weitet sich der Kern mit ge-
ringer Stabilität in dem Experiment ,,ohne Maud Rise/Astrid Ridge” bis zu einer Tiefe
von 1100 m aus (Abb. 5.9 rechts). Die Stabilit¨at der Wassers¨aule im nordwestlichen
Weddellmeer wird damit reduziert; Tiefenkonvektion im offenen Ozean wird wahr-
scheinlicher.

Die unter dem Einfluß der Topographie entstehende Doppelzellenstruktur des Wed-
dellwirbels bewirkt also indirekt eine erh¨ohte Stabilität der Wassers¨aule unterhalb der
Sprungschicht im zentralen Weddellbecken. Die f¨ur die Wassermassenbildung wichti-
gen Prozesse auf dem s¨udwestlichen Kontinentalschelf bleiben allerdings unber¨uhrt.
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Abbildung 5.9: Meridionalschnitte der lokalen Stabilit¨atsfrequenzN2 entlang28�W
im Referenzexperiment (links) und im Experiment ,,ohne Maud Rise/Astrid Ridge”
(rechts). Dargestellt ist das Mittel des zehnten Integrationsjahres. Abk¨urzungen: CL =
Coats Land (antarktischer Kontinent), SSB = S¨udscotiabogen.

5.3 Einfluß der Bodentopographie auf regionale Zirku-
lation und Meereisverteilung

Wie im Abschnitt 5.1 beschrieben f¨uhrt dieÜberströmung von Maud Rise zu einem
lokalen Aufwölben der Isopyknen ¨uber der Kuppe. Die Temperaturverteilung in einem
Meridionalschnitt ¨uber Maud Rise (Abb. 5.10) zeigt, daß diesesdomingin einer Tie-
fe um 1000 m am intensivsten ist und bei flachem Boden verschwindet. Verglichen
mit den Messungen von Bersch et al. (1992) wird die Auslenkung der Isolinien un-
terschätzt; jedoch gibt das Modell die Effekte derÜberströmung einer solchen Kup-
pe qualitativ wieder. Hiermit verbunden ist eine Reduktion der Deckschichttiefe und
die Entstehung lokaler Temperaturmaxima unterhalb der thermischen Sprungschicht.
Diese Effekte sind aus Messungen von Gordon und Huber (1990) oder Muench et al.
(1999) bekannt. Sie verschwinden in den Experimenten mit flachem Boden und lassen
sich daher eindeutig als Effekt der Umstr¨omung von Maud Rise zuordnen. In beiden
Experimenten sind Spuren von Konvektion bis in etwa 1000 m Tiefe zu erkennen,
die einen Teil der Wassers¨aule homogenisiert, jedoch nicht zur Bildung einer Polyn-
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ja geführt haben. Signifikante Ver¨anderungen der Stabilit¨at der Schichtung, abzulesen
aus einem Meridionalschnitt der lokalen Brunt-V¨aisälä-FrequenzN entlang desselben
Längengrades, sind dagegen nicht nachweisbar.
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Abbildung 5.10: Meridionalschnitte der Temperatur entlang2:5�E. Dargestellt sind die
Mittel über neun Integrationsjahre im Referenzexperiment (links) und im Experiment
,,ohne Maud Rise/Astrid Ridge” (rechts). Der antarktische Kontinent liegt jeweils links.
Abkürzungen: MR = Maud Rise, KH = Kontinentalhang, AIR = Atlantisch Indischer
Rücken.

Bei derÜberströmung von Maud Rise werden also verh¨altnismäßig warme Wasser-
massen zum Aufsteigen gezwungen. Entsprechend der Anstr¨omrichtung (vgl. Abb. 5.3)
liegt am Nordosthang der Kuppe ein Gebiet mit Auftriebsgeschwindigkeiten bis
zu 0.5 m/d und am S¨udwesthang ein Gebiet mit etwas schw¨acheremdownwelling
(Abb. 5.11 links). Das Maximum der Vertikalbewegung liegt in einer Tiefe von 2000
m; oberhalb von 500 m ist das Signal kaum noch zu erkennen. Ein Vergleich mit
der Verteilung der Vertikalgeschwindigkeiten im Experiment ,,ohne Maud Rise/Astrid
Ridge” (Abb. 5.11 rechts) zeigt, daß diese Effekte nur lokale Bedeutung haben.
Zwar verschwindet im Experiment mit modifizierter Bodentopographie dieup- und
downwelling-Signatur, doch ¨andert sich die beckenweite Verteilung von Auf- und Ab-
triebsgebieten qualitativ nicht.

Mit dem Auftrieb von warmem Tiefenwasser ist ein erheblicher vertikaler W¨arme-
fluß verbunden. Da das Auftriebssignal jedoch in Oberfl¨achenn¨ahe schw¨acher wird, ge-
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Abbildung 5.11: Vertikalgeschwindigkeiten in 1500 m Tiefe in der Referenzintegration
(links) und im Experiment ,,ohne Maud Rise/Astrid Ridge”. Dargestellt ist jeweils das
Mittel über 9 Integrationsjahre.

langt nur ein relativ geringer Anteil in die ozeanische Deckschicht und steht dort zum
Schmelzen von Meereis zur Verf¨ugung. Regionale Maxima des simulierten W¨arme-
flusses zwischen Eis und Ozean (Abb. 5.12 links) liegen im Lee von Astrid Ridge und
betragen rund 40 W/m2 im Mittel über den eisbedeckten Zeitraum, w¨ahrend die mittle-
ren Wärmeflüsse in der unmittelbaren Umgebung von Maud Rise Werte von 20 W/m2

südwestlich der Kuppe nicht ¨ubersteigen. Messungen des vertikalen W¨armeflusses in
10 m Tiefe an der Westflanke von Maud Rise (Muench et al., 1999) zeigen ein lokales
Maximum von mehr als 100 W/m2, doch ist das betreffende Gebiet deutlich kleiner
als die Fläche einer Gitterzelle in BRIOS-2. Gemittelt ¨uber den gesamten Westhang
der Kuppe ergeben diese Messungen einen W¨armefluß um 25 W/m2. Auch gegen¨uber
diesem Wert wird der vertikale W¨armefluß vom Modell untersch¨atzt, die horizonta-
le Verteilung in der Umgebung der Kuppe und die Gr¨oßenordnung der W¨armeflüsse
werden jedoch in vern¨unftiger Übereinstimmung mit Messungen reproduziert. Verti-
kale Wärmeflüsse im Bereich des K¨ustenstroms im ¨ostlichen Weddellmeer vor Dron-
ning Maud Land sind von gleicher Gr¨oßenordnung. Die Maxima des W¨armeflusses,
50 W/m2 und mehr, treten jedoch im Bereich der Eiskante auf, was ebenfalls mit den
Beobachtungen von Muench et al. (1999) konsistent ist.
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Abbildung 5.12: Wärmefluß zwischen Ozean und Meereis (links) sowie die Eisdicke
im Weddellmeer (rechts) in der Referenzintegration. Dargestellt sind Monatsmittel vom
August 1988.
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Abbildung 5.13: Wärmefluß zwischen Ozean und Meereis (links) sowie die Eisdicke
im Weddellmeer (rechts) im Experiment ,,ohne Maud Rise/Astrid Ridge”. Dargestellt
sind wieder Monatsmittel vom August 1988.
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In der Verteilung des Meereisvolumens macht sich insbesondere der erh¨ohte
Wärmefluß im Lee von Astrid Ridge in einem lokalen Minimum der mittleren Eisdicke
bemerkbar (Abb. 5.12 rechts). In dem Experiment ,,ohne Maud Rise/Astrid Ridge”
verschwinden die Gebiete mit erh¨ohtem vertikalem W¨armefluß in der Umgebung von
Maud Rise; die Region im K¨ustenstrom vor Dronning Maud Land bleibt jedoch un-
beeinflußt (Abb. 5.13). Dementsprechend ¨andert sich auch die Eisdicke nur lokal: Das
Minimum westlich von Astrid Ridge entf¨allt, ansonsten bleibt die Meereisverteilung
weitgehend unver¨andert. Generell ist das Eisvolumen im ¨ostlichen Weddellmeer im
Experiment ,,ohne Maud Rise/Astrid Ridge” etwas geringer; dies ist jedoch auf die
veränderte großskalige Zirkulation und den damit verbundenen erh¨ohten Transport im
nun einzelligen Weddellwirbel zur¨uckzuführen, durch den gr¨oßere Mengen von Zir-
kumpolarem Tiefenwasser in dieses Gebiet transportiert werden.

Die Um- undÜberströmung von Maud Rise und Astrid Ridge verursacht also nur
lokale Minima der Eisdicke. Die generell geringen Eisdicken in dieser Region sind
offenbar von Wechselwirkungen der Ozeanstr¨omung mit der Bodentopographie un-
abhängig. Eine alternative Hypothese wird im folgenden Kapitel diskutiert.

5.4 Frühjahrspolynja

Fernerkundungsdaten zur Meereiskonzentration im S¨udpolarmeer (Heygster et al.,
1996) zeigen, daß das Aufbrechen der Eisdicke im Polarfr¨uhling in vielen Fällen in
der Region ¨uber Maud Rise beginnt. Gordon und Huber (1995) f¨uhren dies auf einen
warm poolwestlich von Maud Rise zur¨uck, der aus Warmem Tiefenwasser gespeist
wird und ein quasi-station¨ares Merkmal dieser Region ist (Muench et al., 1999).

Die Frühjahrspolynja wird auch vom gekoppelten Modell BRIOS-2 reproduziert:
Im beispielhaft gezeigten Monatsmittel der Meereisverteilung im November 1986 er-
kennt man, daß sich die Eisdecke in der Region um den Nullmeridian zuerst ¨offnet
(Abb. 5.14 oben links). Ein sehr ¨ahnliches Bild zeigt sich jedoch im selben Zeitraum
auch im Experiment ,,ohne Maud Rise/Astrid Ridge” (Abb. 5.14 oben rechts). Das
Aufbrechen der Eisdecke scheint also unabh¨angig von der Bodentopographie in dieser
Region zu sein.

Die Verteilung der Gebiete mit reduzierter Eiskonzentration ist mit Regionen hoher
zyklonaler Vorticity des Windschubes (Abb. 5.14 unten links) eng korreliert. Die durch
ein zyklonales Windfeld erzeugte divergente Drift des Meereises l¨aßt die Eisdecke auf-
reißen und erh¨oht den Anteil offenen Wassers. In den entstehenden Rinnen wird ein
großer Teil der solaren Einstrahlung absorbiert; die so gewonnene Energie f¨uhrt zum
Schmelzen von Meereis in der betroffenen Region.
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Abbildung 5.14: Simulierte Fr¨uhjahrspolynja im ¨ostlichen Weddellmeer im Novem-
ber 1986. Dargestellt sind Monatsmittel der Eiskonzentration im Referenzexperiment
(oben links) und im Experiment ,,ohne Maud Rise/Astrid Ridge” (oben rechts) so-
wie des Windschubs (Vektoren) und seiner Vorticity (farbcodiert, unten links) und der
Schmelzrate des Meereises (unten rechts).
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Im Ozean wird eine Ekman-Divergenz induziert; der damit verbundene Auftrieb von
Warmem Tiefenwasser beschleunigt das Schmelzen des verbliebenen Meereises, so
daß mittlere Schmelzraten von bis zu 2.4 cm/d (Abb. 5.14 unten rechts) prognostiziert
werden, obwohl die Energiebilanz an der Meereis-Oberfl¨ache noch negativ ist.

In der Natur und auch in einem gekoppelten Atmosph¨are-Meereis-Ozean-Modell
wäre es denkbar, daß solch ein zyklonales Windfeld bereits die Reaktion auf eine to-
pographisch verursachte Reduktion des Eisvolumens im Gebiet um den Nullmeridian
darstellt. In BRIOS-2 wird zwar das Windfeld als Antrieb unabh¨angig von der Eis-
bedeckung vorgegeben, doch k¨onnten die Daten der ECMWF-Reanalyse bereits die
Reaktion der Atmosph¨are auf eine Polynja beinhalten. In diesem Fall w¨urde sich eine
topographisch bedingte Reduktion des Eisvolumens in der Natur auch im Antriebsda-
tensatz des gekoppelten Modells widerspiegeln. Gegen diese Hypothese sprechen zwei
Argumente:

1. Die zyklonale Zirkulation der Atmosph¨arenströmung in der Region um Maud
Rise tritt auch im 9-Jahres-Mittel und in allen klimatologischen Monatsmitten
des Windfelds deutlich in Erscheinung (Abb. 2.3). Sie wird großskalig durch den
Übergang von der Westwinddrift zum G¨urtel der küstennahen Ost/-S¨udostwinde
geprägt und verursacht die in Abb. 3.3 zu erkennende Divergenz der oberfl¨achen-
nahen Str¨omung.Ähnlich wie in der hier beschriebenen Situation am Ende des
Winters führt diese Verteilung w¨ahrend der gesamten Meereis-Saison zu diver-
genter Eisdrift und zu anhaltendem Auftrieb im Ozean (rund 10 cm/a) und damit
zu einer generellen Reduktion der Eisdicke in der betroffenen Region.

2. Untersuchungen mit einem Meereis-Deckschicht-Modell, das an ein einfaches,
diagnostisches Atmosph¨arenmodell gekoppelt wurde (Timmermann et al., 1999)
weisen darauf hin, daß zwar ein zyklonales Windfeld einen deutlichen Einfluß
auf die Entstehung offener Wasserfl¨achen und auf die Erhaltung einer Polynja
hat, daß die Entstehung eines solchen Windfeldes aber nur dann Reaktion auf
lokale Meereisanomalien sein kann, wenn (1) die Polynja gen¨ugend groß und (2)
der Luftmassenaustausch ¨uber dem betroffenen Gebiet ungew¨ohnlich gering ist.
Beide Bedingungen sind bei der regelm¨aßig entstehenden Fr¨uhjahrspolynja nicht
gegeben.

Der von Gordon und Huber (1995) sowie Muench et al. (1999) beschriebene an die
Bodentopographie gebundene Pool von warmem Wasser westlich der Kuppe kann in
der Natur durchaus einen lokalen Beitrag zum Schmelzen der Eisdecke leisten. Die be-
obachteten und vom Modell qualitativ reproduzierten relativ geringen Eisdicken in der
Region um Maud Rise und auch die Fr¨uhjahrspolynja stellen sich in den Simulationen
mit BRIOS-2 jedoch als haupts¨achlich windinduzierte Ph¨anomene dar, die unabh¨angig
von der Bodentopographie im ¨ostlichen Weddellmeer sind.
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5.5 Bemerkungen zur Weddell-Polynja
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Abbildung 5.15: Eiskonzentration in einem Sensitivit¨atsexperiment mit einer um
20 cm/a reduzierten Niederschlagsrate. Dargestellt ist das Monatsmittel vom Septem-
ber des siebten Integrationsjahres.

Obwohl es nicht Ziel dieser Arbeit ist, die Entstehung der Weddell-Polynja der Jah-
re 1974–76 zu untersuchen2, lassen sich aus den Resultaten der verschiedenen Simu-
lationen doch einige Aussagen ableiten. Marsland und Wolff (1999) haben die Sensiti-
vität eines gekoppelten Meereis-Ozean-Modells gegen¨uber dem S¨ußwasserfluß an sei-
ner Oberfläche untersucht. In ihren Modellrechnungen wird eine der Weddell-Polynja
sehrähnliche ausgedehnte eisfreie Fl¨ache im winterlichen Packeis f¨ur den Fall pro-
gnostiziert, daß die Niederschlagsrate aus der Atmosph¨are gegen¨uber ihrer klimatolo-
gischen Verteilung s¨udlich von 60�S um mehr als 10 cm/a reduziert wird. Eine sehr
ähnliche Sensitivit¨at ist in BRIOS-2 festzustellen: In Experimenten, in denen der Nie-
derschlag gegen¨uber den vom NCEP prognostizierten Werten um mehr als 10 cm/a
reduziert wird, entwickelt sich ab dem sechsten Simulationsjahr eine ausgedehnte Po-
lynja in der Umgebung von Maud Rise (Abb. 5.15). Hiermit verbunden ist eine Durch-
mischung der Wassers¨aule bis in 4000 m Tiefe. Die in den vorigen Abschnitten be-
schriebenen Variationen der Bodentopographie haben hierauf keinen Einfluß.

2Modellrechnungen von Timmermann et al. (1999) lassen den Schluß zu, daß f¨ur eine umfassen-
de, abschließende Untersuchung zur Entstehung der Weddell-Polynja die Benutzung eines gekoppelten
Meereis-Atmosph¨are-Ozean-Modells sinnvoll ist. Dies ist aber nicht Gegenstand dieser Studie.
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Bereits Gordon (1978) hat darauf hingewiesen, daß die Schichtung im Innern des
Weddellwirbels infolge des Ekman-induzierten Aufquellens und der geostrophisch ba-
lancierten zyklonalen Zirkulation gering ist. In den Untersuchungen zur Fr¨uhjahrspoly-
nja (Abschnitt 5.4) konnte gezeigt werden, daß divergente atmosph¨arische und ozeani-
sche Str¨omungsfelder eine deutliche Reduktion des Eisvolumens in der Umgebung von
Maud Rise bewirken k¨onnen. Die Resultate der Experimente mit reduziertem S¨ußwas-
sereintrag lassen dar¨uber hinaus den Schluß zu, daß — unabh¨angig von der Existenz
von Maud Rise (und Astrid Ridge) — bereits geringe Variationen der S¨ußwasserbilanz
an der Oberfl¨ache dieser Region tiefe Konvektion und ein Verschwinden der winterli-
chen Meereisdecke bewirken k¨onnen. Eine umfassende Untersuchung steht noch aus,
so daß es an dieser Stelle Spekulation bleibt, ob die Weddell-Polynja durch eine Folge
von Anomalien in der Differenz aus Niederschlag und Verdunstung verursacht worden
sein kann.



Kapitel 6

Fazit und Ausblick

Im Rahmen der hier vorgestellten Arbeit wurde ein gekoppeltes Eis-Ozean-Modell des
Südpolarmeeres entwickelt, das eine einheitliche Beschreibung der Wechselwirkungen
zwischen Meereis und Ozean sowie Schelfeis und Ozean beinhaltet. Entsprechend dem
Schwerpunkt der Untersuchungen ist das Modellgitter auf den atlantischen Sektor des
Südpolarmeeres, also auf das Weddellmeer und seine Umgebung, fokussiert.

Das ,,BRIOS-2” genannte Modell wurde anhand der Wassermassenstruktur, der
großskaligen Zirkulation und der Meereisverteilung quantitativ validiert. Beim Ver-
gleich von simulierten mit beobachteten Meereistrajektorien konnte gezeigt werden,
daß zwar das Windfeld die Bewegung des Meereises auf kurzen Zeitskalen domi-
niert, die großr¨aumige Drift des Schollenfeldes aber durch die Str¨omung an der Ozea-
noberfläche entscheidend beeinflußt wird. Gegen¨uber früheren gekoppelten Meereis-
Ozean-Modellen des S¨udpolarmeeres konnte die Realit¨atsnähe der Simulation ent-
scheidend verbessert werden. Hierzu tragen die Entwicklung eines geeigneten Kopp-
lungsschemas, die Verwendung zeitlich hochaufl¨osender Antriebsdaten und realisti-
scher�=S-Verteilungen für die Initalisierung, insbesondere jedoch die Identifikation
einer geeigneten Parametrisierung vertikaler Vermischungsprozesse bei. Die Verwen-
dung bodenfolgender Vertikalkoordinaten und die Einbeziehung der Schelfeisgebiete
ermöglichte eine realistische Beschreibung der Hydrographie auf dem Kontinental-
schelf im südwestlichen Weddellmeer. Verbleibende Defizite wurden als Folgen von
Mängeln in den Antriebsdaten (Sommereisausdehung) oder nicht hinreichender Hori-
zontalauflösung (Abfluß neu gebildeten Bodenwassers am Hang des Kontinentalschelfs
im südwestlichen Weddellmeer) identifiziert. Insgesamt lassen die realistische Wasser-
massenstruktur, die realit¨atsnah reproduzierte Meereisverteilung und die mit Beobach-
tungen gut ¨ubereinstimmende beckenweite Ozeanzirkulation den Schluß zu, daß das
gekoppelte Modell in vielen Aspekten eine ad¨aquate Beschreibung der Prozesse im
Weddellmeer liefert.

In einer Studie zur Rolle des Meereises im S¨ußwasserhaushalt des inneren Wed-
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dellmeeres konnte gezeigt werden, daß die Meereisproduktion die Bildung dichter,
salzreicher Wassermassen auf dem Kontinentalschelf im s¨udwestlichen Weddellmeer
kontrolliert und auch die Zirkulation unter dem Schelfeis maßgeblich beeinflußt. Ano-
malien des meridionalen Windschubs, wie sie mit der Antarktischen Zirkumpolarwelle
(ACW) verbunden sind, sind mit Anomalien des Eisexports aus dem inneren Weddell-
meer, der Region s¨udlich der Linie Kapp Norvegia — Joinville Island, eng korreliert.
Negative (s¨udwärtige) Anomalien des meridionalen Windschubs, wie sie mit der Pro-
pagation der Antarktischen Zirkumpolarwelle auftreten k¨onnen, sind mit Minima des
Eisexports und einer Reduktion der Meereisbildung ¨uber dem s¨udwestlichen Konti-
nentalschelf verbunden. Die so hervorgerufene Reduktion des Salzeintrags f¨uhrt zur
Aussüßung des Wasserk¨orpers auf dem Kontinentalschelf w¨ahrend der Simulations-
jahre 1990/91. Die entstehenden Wassermassen sind zu leicht, um einen Beitrag zur
Bildung von Weddellmeerbodenwasser zu leisten.

In Phasen mit erh¨ohtem nordw¨artigem Windschub dagegen steigt auch der Eis-
export; die Meereiskonzentration auf dem Kontinentalschelf geht auf ein Minimum
zurück, wodurch eine erh¨ohte Meereisbildung im Folgejahr verursacht wird. Diese Si-
tuation, die in der Simulation kennzeichnend f¨ur die Jahre 1992/93 ist, zeichnet sich
durch die Bildung sehr salzreicher Wassermassen auf dem Kontinentalschelf aus. Die-
se mischen sich am Kontinentalhang mit Modifiziertem Warmem Tiefenwasser, so daß
Wasser mit den Eigenschaften des Weddellmeerbodenwassers (WSBW) entsteht. Die-
ses Wasser verl¨aßt den Filchnerschelf nach Westen und wird entlang dem westlichen
Schelfhang, vor der Kante des Larsen-Schelfeises nach Norden transportiert; es verl¨aßt
das Weddellmeer durch die Scotia-See. Dieser Transport dauert etwa 18 Monate, so
daß zwischen der Anregung durch die mit der ACW verbundenen Anomalien und der
Reaktion im ausstr¨omenden Bodenwasser rund zwei Jahre vergehen. Legt man eine
Periode der mit der ACW verbundenen Schwingung von 4 Jahren zugrunde, sind An-
regung und die Reaktion im Bodenwasserausstrom also gerade gegenphasig korreliert.

Ein zweiter Pfad f¨uhrt das neu gebildete HSSW in die Kaverne unter dem Filchner-
Ronne-Schelfeis. Vom Kontinentalschelf aus str¨omen salzreiche Wassermassen west-
lich und östlich um Berkner Island herum. Sie pr¨agen eine antizyklonale Zirkulation
im Filchnergraben und eine zyklonale Zirkulation unter dem Ronne-Schelfeis. Maxi-
male Schmelzraten in dieser Situation liegen westlich von Berkner Island und unter
dem Filchner-Schelfeis.

Typischer ist die entgegengesetzte Situation: Liegt das Maximum der Dichte der
Wassermassen auf dem Kontinentalschelf an dessen westlichem Ende, str¨omen salzrei-
che Wassermassen durch den Ronnetrog in die Kaverne. Sie bilden eine antizyklonale
Zirkulation unter dem Ronne-Schelfeis und um Berkner Island. Maximale Schmelz-
raten liegen im Westen des Ronne-Schelfeises. In dieser Situation entsteht die aus
früheren Untersuchungen bekannte Anfrierzone am nordwestlichen Ende des Filchner-
Schelfeises.
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Die Simulationen mit BRIOS-2 lassen den Schluß zu, daß unter dem Einfluß ei-
ner wechselnden Dichteverteilung vor der Schelfeiskante beide Situationen auftreten
können. Fluktuationen des Salzeintrags ¨uber dem s¨udwestlichen Kontinentalschelf bil-
den so den Ausl¨oser für eine Umkehrung der Zirkulation unter dem Filchner-Ronne-
Schelfeis. Das Signal der zwischenj¨ahrlichen Variabilität der Atmosph¨are wird auf die-
se Weise auch in die Kavernen unter dem Schelfeis getragen.

Zur Süßwasserbilanz des inneren Weddellmeeres, also des Gebietes s¨udlich der
Linie Kapp Norvegia – Joinville Island tr¨agt der Eintrag von Eisschelfwasser einen
wesentlichen Teil bei. Im Mittel ¨uber neun Integrationsjahre werden dem inneren Wed-
dellmeer rund 34 mSv S¨ußwasser durch Bildung und Export von Meereis entzogen.
Dieser Süßwasserverlust wird nahezu ausgeglichen durch die S¨ußwassereintr¨age aus
der Differenz von Niederschlag und Verdunstung (P � E � 19 mSv) und den Eintrag
von Schmelzwasser an der Unterseite der Schelfeisgebiete (9 mSv). In Anbetracht der
hohen Standardabweichung ist die Bilanz aller S¨ußwasserfl¨usse an der Oberfl¨ache des
inneren Weddellmeeres nicht signifikant von null verschieden.

Die saisonale und zwischenj¨ahrliche Variabilität des Systems wird in erster Linie
durch die mit der Meereisbildung und -schmelze verbundenen Fl¨usse von Salz bzw.
Süßwasser gepr¨agt. Wie beschrieben f¨uhren mit der ACW verbundene Fluktuationen
der Meereisbildung auf dem s¨udwestlichen Kontinentalschelf zu Variationen der Was-
sermasseneigenschaften in diesem Gebiet. Die v¨ollige Vernachlässigung des mit der
Meereisbildung verbundenen Salzeintrags f¨uhrt dagegen zur raschen Zerst¨orung der
beobachteten Wassermasseneigenschaften im gesamten Weddellmeer.

Diese Wechselwirkungen und die Eigenschaften der dabei produzierten Wasser-
massen werden durch die Bodentopographie im ¨ostlichen Weddellmeer nicht signi-
fikant beeinflußt. Zwar konnte nachgewiesen werden, daß die in den Simulationen
auftretende Doppelzellenstruktur des Weddellwirbels durch den Effekt der Um- und
Überströmung von Maud Rise und Astrid Ridge gepr¨agt wird. Jedoch stellt sich dies
lediglich als Modifikation der beckenweiten Zirkulation dar, die ohne sichtbaren Ein-
fluß auf die Prozesse auf dem Kontinentalschelf bleibt.

Die mit derÜberströmung von Maud Rise und Astrid Ridge verbundenen Vertikal-
bewegungen der Wassers¨aule führen zu erh¨ohten vertikalen W¨armeflüssen und zu einer
lokalen Reduktion des Eisvolumens; diese Anomalien bleiben in der Simulation jedoch
lokal begrenzt und haben keine Wirkung auf die beckenweite Meereisverteilung. Al-
lerdings kann das Modell die Advektion von Vorticity-Anomalien nicht aufl¨osen, so
daß nicht ausgeschlossen ist, daß ihre Auswirkungen auf die Umgebung untersch¨atzt
werden. Die in der Umgebung des Nullmeridians h¨aufig zu beobachtende Fr¨uhjahrs-
polynja konnte jedoch als ein Effekt des Windfeldes identifiziert werden, der von der
regionalen Bodentopographie weitgehend unabh¨angig ist.

Das gekoppelte Meereis-Ozean-Modell BRIOS-2 hat sich also als ein zur Unter-
suchung des gekoppelten Eis-Ozean-Systems geeignetes Werkzeug herausgestellt. Ein
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kritischer Punkt des Modells bleibt die Parametrisierung des vertikalen Austausches
von Wärme, Salz und Impuls. Zwar konnte im Rahmen dieser Arbeit eine Beschreibung
gefunden werden, die den Anspr¨uchen an eine realistische Reproduktion von Wasser-
massenstruktur und Meereisverteilung auch bei Auftreten schwach stabiler oder labiler
Schichtung gen¨ugt; dennoch erscheint die Entwicklung einer eleganten, geschlossenen
Parametrisierung von Konvektionsereignissen, die beispielsweise die Information ¨uber
partielle Eisbedeckung von Gitterzellen ausnutzen k¨onnte, als ein wichtiger Schritt zur
weiteren Verbesserung des Modells. Eine geeignete Beschreibung des Absinkens von
neu gebildetem Bodenwasser am Hang des s¨udwestlichen Kontinentalschelfs – ent-
weder durch Erh¨ohung der Aufl¨osung, durch gezielte Variation der Bodentopographie
oder durch eine geeignete Parametrisierung – w¨urde dar¨uber hinaus eine geschlossene
Beschreibung der Wechselwirkungsmechanismen von Anomalien der atmosph¨arischen
Zirkulation bis zur Bildung von Weddellmeerbodenwasser erm¨oglichen.

Nachwort

Als James Weddell im Juli 1824 wieder in England eintrifft, ist ihm nicht bewußt, daß
er auf seiner Reise in die S¨udhemisph¨are großes Gl¨uck hatte. Er verbreitet einen Be-
richt, daß es nach dem Durchqueren eines Treibeisg¨urtels möglich sei, in ein nahezu
eisfreies Meer zu gelangen und in diesem hohe Breiten zu erreichen. Im Jahre 1837
versucht S´ebastien C´esar Dumont d’Urville, ein erfahrener franz¨osischer Nautiker und
Hydrograph, Weddells Kurs zu verfolgen. Er st¨oßt jedoch auf eine Meereisdecke, die
so dicht ist, daß sie ein weiteres Vordringen nach S¨uden unm¨oglich macht. Nach sei-
ner Rückkehr im Jahre 1838 bekundet er Zweifel an Weddells Bericht und bezichtigt
Weddell der Lüge.

Aus Fernerkundungsdaten wissen wir heute, daß Meereisbedingungen, wie Wed-
dell sie antraf, im Weddellmeer sehr selten sind. In den Beobachtungen der Jahre 1973-
1997 (Zwally et al., 1981; Heygster et al., 1996) zeichnet sich besonders der Sommer
1992/93 durch geringe Eiskonzentration im westlichen Weddellmeer aus. Im Rahmen
der vorliegenden Arbeit konnte gezeigt werden, daß dies eine Folge von ungew¨ohnlich
großem nordw¨artigem Windschub war, der zu starkem Eisexport f¨uhrte. Eine Expe-
dition mit dem deutschen Forschungseisbrecher ,,Polarstern” nutzte im Jahr 1993 die
seltene Gelegenheit zu einem Vorstoß entlang des Larsen-Schelfeises nach S¨uden. So
bot sich ,,die Möglichkeit, Entdeckerfreude zu empfinden, als wir weiße Stellen auf
der Karte erforschten, an denen nicht einmal die Bodentopographie bekannt war, ge-
schweige denn die ozeanographischen, chemischen und biologischen Bedingungen”
(E. Fahrbach in Bathmann et al., 1994). Was zun¨achst wie Zufall aussieht, stellt sich
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hier als Teil einer quasiperiodischen Variabilit¨at der Atmosph¨are dar. Atmosph¨are, Eis
und Ozean sind in hohen Breiten eng miteinander verbunden, und das Studium des
gekoppelten Systems dieser drei Komponenten k¨onnte es in der Zukunft erm¨oglichen,
solche Anomalien vorherzusagen. Reisen in die S¨udpolarregion w¨aren dann um eine
Unwägbarkeitärmer.
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Anhang A

Vertikale Aufl ösung

Wie in Abschnitt 2.5.1 beschrieben, nimmt die vertikale Aufl¨osung im hier verwen-
deten s-Koordinaten-System zur Oberfl¨ache und zum Boden hin zu. Tabelle A.1 gibt
die Tiefe der skalaren Gitterpunkte der einzelnen Schichten an unterschiedlich tiefen
Stellen des Modellgebietes an.

Schicht Hmin Kontinentalhang Hmax

24 4.16 m 15.74 m 27.31 m
23 12.50 m 52.71 m 92.92 m
22 20.83 m 98.74 m 176.65 m
21 29.16 m 156.31 m 283.45 m
20 37.50 m 228.23 m 418.97 m
19 45.83 m 317.59 m 589.35 m
18 54.16 m 427.34 m 800.52 m
17 62.50 m 559.86 m 1057.23 m
16 70.83 m 716.22 m 1361.62 m
15 79.16 m 895.45 m 1711.74 m
14 87.50 m 1093.95 m 2100.39 m
13 95.83 m 1305.45 m 2514.96 m
12 104.16 m 1521.47 m 2938.68 m
11 112.50 m 1732.88 m 3353.25 m
10 120.83 m 1931.37 m 3741.90 m
9 129.16 m 2110.60 m 4092.03 m
8 137.50 m 2266.96 m 4396.42 m
7 145.83 m 2399.48 m 4653.12 m
6 154.16 m 2509.23 m 4864.29 m
5 162.50 m 2598.58 m 5034.67 m
4 170.83 m 2670.51 m 5170.19 m
3 179.16 m 2728.08 m 5276.98 m
2 187.50 m 2774.11 m 5360.72 m
1 195.83 m 2811.08 m 5426.33 m

Boden 200.00 m 2826.82 m 5453.64 m

Tabelle A.1: Tiefen der einzelnen Niveaus sowie die Tiefe des Ozeans an der flachsten
Stelleüber dem Kontinentalschelf, ¨uber dem Schelfhang sowie am tiefsten Punkt des
Modellgebiets.
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Anhang B

Sensitivität der Eisausdehnung im
nordwestlichen Weddellmeer
gegenüber der bodennahen
Lufttemperatur

Wie in Abschnitt 3.3.1 beschrieben, wurde eine Sensitivit¨atsstudie mit dem Ziel durch-
geführt, die Ursachen f¨ur die Untersch¨atzung des Eisvolumens an der Spitze der Ant-
arktischen Halbinsel zu erkunden. Hierbei wurde das Modell jeweils mit Daten aus
der ECMWF-Analyseund derReanalysedes Jahres 1992 angetrieben, wobei die Da-
ten jedes Jahres zyklisch wiederholt wurden. Um Effekte eines evtl. unterschiedlichen
ozeanischen Str¨omungsfeldes auszuschließen, wurden zwei weitere Experimente mit
demungekoppeltenEismodell durchgef¨uhrt. Der Ozean wird in diesen Simulationen
durch das eindimensionale Deckschichtmodell von Lemke (1987) repr¨asentiert; die
Strömung an der Meeresoberfl¨ache ist dem Ozeanmodell von Beckmann et al. (1999)
entnommen. Die unteren Randbedingungen sind in diesen beiden Experimenten also
identisch, so daß Unterschiede nur als Folge unterschiedlichen atmosph¨arischen An-
triebs entstehen k¨onnen.

Im Abschnitt 3.3.1 wurde bereits darauf hingewiesen, daß im Norden der Antarkti-
schen Halbinsel der Unterschied zwischen den Temperaturen der Reanalyse und denen
der Analyse im Polarsommer rund 1 bis2�C beträgt. Nach S¨uden hin nimmt die Dif-
ferenz zu; im s¨udwestlichen Weddellmeer sind die Daten derReanalyseum bis zu6�C
wärmer als die derAnalyse. Vergleiche mit Messungen an Bord des Forschungsschiffes
,,Polarstern” w¨ahrend der 1992 durchgef¨uhrten Expedition ANT X/2 in das s¨udwestli-
che Weddellmeer lassen den Schluß zu, daß die ECMWF-Reanalysen die sommerliche
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Abbildung B.1: Mittlere Lufttemperatur in 2 m H¨ohe in den Analysen (links) und den
Reanalysen (rechts) des Europ¨aischen Zentrums f¨ur mittelfristige Wettervorhersagen
(ECMWF). Dargestellt sind Monatsmittel vom Januar 1992.
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Abbildung B.2: Sommerliche Verteilung der Eiskonzentration im Weddellmeer in Ex-
perimenten mit dem ungekoppelten Meereismodell, angetrieben mit Daten aus der
ECMWF-Analyse(links) und der ECMWF-Reanalyse(rechts). Dargestellt sind Mo-
mentaufnahmen vom 4. Februar 1992, die repr¨asentativ für den gesamten Sommer
1992 sind.
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Temperatur in dieser Region um einige Grad ¨ubersch¨atzen.1 Auch Modellrechnungen
mit dem Regionalen (Atmosph¨aren-) Modell REMO weisen darauf hin, daß die boden-
nahen Temperaturen der ECMWF-Reanalyse w¨ahrend des Polarsommers im s¨udwest-
lichen Weddellmeer um einige Grad zu hoch sind (Birnbaum, pers. Mitteilung).

Im Mittel über die 2 m-Temperaturen im Januar des Jahres 1992 (Abb. B.1) erkennt
man zudem, daß sich in den bodennahen Temperaturfeldern der Reanalyse ein Streifen
mit Temperaturen ¨uber�1:6�C an der Antarktischen Halbinsel entlang zieht, der in
der Temperaturverteilung der Analyse nicht zu finden ist und vermutlich als Folge des
Spektralansatzes im Atmosph¨arenmodell entsteht. In der betroffenen Region liegt die
Lufttemperatur deutlich oberhalb der Oberfl¨achengefrierpunktstemperatur des Ozeans,
so daß sich der Fluß sensibler W¨arme zwischen Ozean und Atmosph¨are umkehrt und
Meereis schmilzt. Da nach Norden die solare Einstrahlung zunimmt, ist an der Spitze
der Antarktischen Halbinsel die Reaktion am gr¨oßten: Während in dem mit den Daten
aus derAnalyseangetriebenen Experiment das westliche Weddellmeer Anfang Febru-
ar noch vollständig mit Meereis bedeckt ist, ist die Spitze der Antarktischen Halbinsel
in dem mit Daten aus derReanalyseangetriebenen Experiment eisfrei (Abb. B.2). Im
Süden des Weddellmeeres ist der Temperaturunterschied zwischenAnalysenund Re-
analysennoch größer, doch liegt hier die 2 m-Temperatur auch im Sommer unterhalb
der Oberflächengefrierpunktstemperatur, so daß die Wirkung auf die Meereisdecke hier
gering bleibt.

Untersuchungen von Windm¨uller (1997) weisen darauf hin, daß auch Fehler im
Windfeld für ein Ablösen der Eisdecke an der Antarktischen Halbinsel sorgen k¨onnen.
Signifikante Unterschiede im Windfeld sind zwischen den beiden Datens¨atzen jedoch
nicht festzustellen, so daß die beobachtete Sensitivit¨at eindeutig dem Effekt unter-
schiedlicher Lufttemperaturen zugeordnet werden kann.

Obwohl die Reanalysen des ECMWF offenbar systematische Fehler aufweisen,
bieten sie doch den Vorteil eines konsistenten, mit einheitlichen Parametrisierungen
gerechneten Datensatzes. F¨ur Untersuchungen zur zwischenj¨ahrlichen Variabilität ist
dies eine notwendige Bedingung.

1Messungen auf dem Kontinentalschelf vor dem Ronne-Schelfeis zeigen typische Lufttemperaturen
zwischen -5 und�8�C in der zweiten H¨alfte des Monats Januar. Die entsprechenden Temperaturen der
ECMWF-Reanalyse liegen dagegen zwischen -1.5 und�3

�C.



Anhang C

Sensitivitätsstudien zur Meereisdrift

Im Verlauf der mit dem gekoppelten Modell durchgef¨uhrten Untersuchungen stellte
sich eine hohe Sensitivit¨at der simulierten Eisdrift gegen¨uber dem Wert des Drehwin-
kels� in der Parametrisierung der Schubspannung zwischen Meereis und Ozean (Glei-
chung 2.62) heraus (Abschnitt 3.3.3). Einen Eindruck hiervon vermitteln die Abbildun-
gen C.1 und C.2.

In den ungekoppelten Meereismodellen von Harder (1994) und Fischer (1995)
sowie von Timmermann (1997) wurde der konstant vorgeschriebene geostrophische
Ozeanstrom an die Impulsbilanz des Meereises mit einem Drehwinkel von� = 25�

angekoppelt. Die beiden erstgenannten Modelle benutzten die mittlere geostrophische
Strömung aus einem Ozeanmodell (Olbers und W¨ubber, 1991); das Str¨omungsfeld f¨ur
das letztgenannte war aus Meereisdriftfeldern und Modellrechnungen (Kottmeier und
Sellmann, 1996; Ross, pers. Mitteilung) abgeleitet. Wird derselbe Drehwinkel f¨ur die
Ankopplung der Str¨omung im obersten Niveau des Ozeanmodells in BRIOS-2 ange-
wandt, wird die Bahn der simulierten Boje gegen¨uber der beobachteten Trajektorie
stark nach links versetzt (Abb. C.1).

Vernachlässigt man die Ekman-Drehung v¨ollig (� = 0�), so zeigt sich, daß
die simulierte Meereisdrift gegen¨uber den Beobachtungen nach rechts verdreht wird
(Abb. C.2). Die Modellbojen bleiben dadurch bei ihrer Drift nach Osten l¨anger im
eisbedeckten Gebiet, so daß die Trajektorien insgesamt l¨anger sind, dabei jedoch ge-
genüber der beobachteten Driftgeschwindigkeit deutlich zu langsam.

Die Betrachtung von beobachteten und simulierten Bojentrajektorien hat also eine
hohe Sensitivit¨at der Eisdrift gegen¨uber der Wahl des Drehwinkels� gezeigt, wobei
für � = 10� (Abb. 3.11) die bestëUbereinstimmung zwischen Modell und Beobach-
tung erzielt wurde. Mit den nahe an der Beobachtung liegenden Modellversionen mit
� = 5�, 10� und15� wurden noch Experimente mit ver¨anderten Schubspannungskoef-
fizientencd;a undcd;io durchgeführt. Hier ergab sich jedoch keine qualitative Ver¨ande-
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Abbildung C.1: Vergleich von beobachteter und simulierter Meereisdrift f¨ur � = 25�.
Dargestellt sind beobachtete (schwarz) und simulierte (farbig) Meereistrajektorien.
Markierungen sind in Intervallen von 30 Tagen angebracht. Alle 60 Tage wird eine
neue Modellboje ausgesetzt.

 

-70

-50
-30

-10

-80

-70

-60

Abbildung C.2: Wie Abb.C.1, jedoch� = 0�
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rung der Resultate, und die Variation gegen¨uber den in Kapitel 2 angegebenen Werten
brachte keine weitere Verbesserung der simulierten Meereisdrift.

Eine weitere Optimierung der simulierten Meereisdrift w¨are möglicherweise ge-
lungen, indem die mit der Bodentopographie variierende Tiefe des obersten Geschwin-
digkeitspunktes des Ozeanmodells in einer variablen, tiefenabh¨angigen Beschreibung
des Drehwinkels� berücksichtigt worden w¨are. Da jedoch die Reaktion des Gesamt-
systems auf die ver¨anderte Meereisdrift in den Experimenten mit� = 5, 10 und 15�

gering war, wurde auf diesen letzten Schritt der Optimierung verzichtet.
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