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Zusammenfassung

Ein dynamisch-thermodynamisches Meereis-Deckschicht-Modell f�ur die Regi-
on des Weddellmeeres wird durch Einf�uhrung eines einfachen, diagnostischen
Atmosph�arenmodells um eine vollst�andige Wechselwirkungsschleife Meereis -
Atmosph�are - Ozean erweitert. Die ozeanische Vertikalgeschwindigkeit wird in
diesem Modell nach der Theorie des Ekman-Pumpens diagnostisch aus der Ro-
tation der Windschubspannung bestimmt. In verschiedenen Simulationen wer-
den die f�ur die Entstehung und Erhaltung einer Polynja wesentlichen Prozesse
und Wechselwirkungen untersucht. Das Untersuchungsgebiet und die Randbe-
dingungen orientieren sich an der 1974 bis 1976 im S�udpolarmeer beobachteten
,,Weddell-Polynja". Die Modellprognosen lassen den Schlu� zu, da� der Aufbau
einer lokalen Temperaturst�orung in der Atmosph�are die Lebensdauer einer Polyn-
ja signi�kant verl�angern kann: W�ahrend der Winterperiode f�uhren die erh�ohten
Fl�usse sensibler und latenter W�arme im Bereich der o�enen Wasser
�ache zu
einer lokalen Erw�armung der unteren Atmosph�are. Das damit verbundene zy-
klonale thermische Windfeld modi�ziert die Eisdrift und erh�oht die ozeanische
Auftriebsgeschwindigkeit. Unter der Bedingung eines geringen Luftmassenaus-
tausches �uber dem betre�enden Gebiet kann das wiederholte Auftreten der beob-
achteten Weddell-Polynja in drei aufeinanderfolgenden Winterperioden als E�ekt
eines selbsterhaltenden thermischen Windsystems erkl�art werden.
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Kapitel 1

Einf�uhrung

Das Meereis auf dem antarktischen Ozean bedeckt in den Wintermonaten Juni
bis September eine Fl�ache von bis zu 20 Millionen km2. Neben Rinnen o�enen
Wassers von 1 bis 10 km L�ange bilden sich in dieser Eisdecke auch weitaus gr�o�ere
�O�nungen, die als Polynjas bezeichnet werden. Obwohl sie im allgemeinen nur
wenige Prozent der mit Meereis bedeckten Fl�ache umfassen, sind Rinnen und Po-
lynjas innerhalb des winterlichen Packeises von Bedeutung f�ur viele physikalische
und biologische Prozesse. Hier steht das im Vergleich zur Lufttemperatur warme
Wasser der ozeanischen Deckschicht in unmittelbaremKontakt mit der winterlich
kalten Atmosph�are, so da� die turbulenten Fl�usse von W�arme und Feuchtigkeit
diejenigen in der eisbedeckten Umgebung um ein bis zwei Gr�o�enordnungen �uber-
steigen (Vowinckel und Orvig, 1973; Maykut, 1978).

Sogenannte K�ustenpolynjas entstehen haupts�achlich als Folge der katabati-
schen Winde an den R�andern des antarktischen Kontinents1 (Kottmeier und En-
gelbart, 1992) und erreichen eine typische Breite von 50 bis 100 km. ImWeddell-
meer spielen sie eine wichtige Rolle bei der Bildung von Bodenwasser, das einen
wesentlichen Beitrag zur globalen thermohalinen Zirkulation der Ozeane leistet.
Meereis, das sich hier mit Wachstumsraten von bis zu 10 cm/Tag bildet (Zwally
et al., 1985), wird durch die ablandigen Winde an den Rand des unbedeckten
Gebiets getrieben; das bei der Eisbildung ausgeschiedene Salz erh�oht die Dichte
des Meerwassers und tr�agt so zur Bildung von Bodenwasser bei (Fahrbach, 1993).

Aber auch au�erhalb der K�ustenregion k�onnen Polynjas entstehen. Die mar-
kanteste war die w�ahrend der Jahre 1974-1976 beobachtete2 ,,Weddell-Polynja":
In einem rund 300 000 km2 gro�en Gebiet zwischen 64�S und 69�S in der Umge-
bung des Nullmeridians blieb die Eiskonzentration jeweils w�ahrend des gesamten

1Ein gro�er Teil des antarktischen Kontinents ist von Schelfeis umgeben; in diesen Regionen
bildet die Schelfeiskante die K�uste.

2Die Beobachtungen der Weddell-Polynja beruhen auf Fernerkundungsdaten des Electrically
Scanning Microwave Radiometer (ESMR).
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Winters unter 15 %, w�ahrend die Umgebung ann�ahernd vollst�andig mit Packeis
bedeckt war. Die Polynja entstand in diesen Jahren nicht dadurch, da� in der
bereits gebildeten Eisdecke eine �O�nung geschmolzen w�are; vielmehr wuchs das
Packeis w�ahrend der Gefrierphase um die Polynja
�ache herum (Zwally et al.,
1981).

Verschiedene Arbeiten wurden mit dem Ziel verfa�t, das Auftreten einer der-
art ausgedehnten und langlebigen Polynja zu erkl�aren:

Der einfachste Fall w�are der Transport von Meereis aus dem betre�enden
Gebiet als Folge eines divergenten Windfeldes. Um allein damit die Bildung einer
Polynja in der beobachteten Form zu erkl�aren, w�aren aber Eisgeschwindigkeiten
in der Gr�o�enordnung von einem Meter pro Sekunde erforderlich, was wiederum
Windgeschwindigkeiten im Bereich von 50 m/s erfordert und somit unrealistisch
ist (Martinson, 1981).

In den drei aufeinanderfolgenden Wintern 1974 - 1976 verschob sich die Po-
lynja mit einer mittleren Geschwindigkeit von 1 cm/s westw�arts, was mit dem
mittleren Ozeanstrom konsistent ist (Carsey, 1980). Es ist also naheliegend, eine
ozeanische Entstehungsursache anzunehmen.

Ein Vergleich der Wassertemperaturen zwischen 200 und 2700 m Tiefe aus den
Jahren 1973 und 1977 zeigt in der betre�enden Region eine deutliche Abk�uhlung
nach dem Auftreten der Polynja. Gordon (1982) f�uhrte dies auf einen hohen
W�armeverlust an die Atmosph�are, verbunden mit einer Destabilisierung der Was-
sers�aule und tiefer Konvektion, zur�uck. Damit w�urde warmes salzhaltiges Tiefen-
wasser an die Ober
�ache geholt und in die bis in den Bereich der Gefrierpunkts-
temperatur abgek�uhlte Deckschicht eingemischt. Trotz des weiteren W�armever-
lustes an die Atmosph�are k�onnte so die Eisbildung verhindert werden. Um diesen
Proze� in Gang zu setzen, ist aber eine Pr�akonditionierung der oberen Ozean-
schicht erforderlich.

Martinson et al. (1981) schlugen hierf�ur eine gro�skalige Anhebung der Pykno-
kline vor. In der so entstehenden 
achen Deckschicht kann sich die Dichte infolge
des mit der Meereisbildung verbundenen Salzaussto�es und des W�armeverlustes
an die Atmosph�are schnell erh�ohen und tiefe Konvektion in Gang setzen.

Tats�achlich wurden von Gordon und Huber (1984) Zellen von warmemTiefen-
wasser beobachtet, die sich in H�ohe der Sprungschicht von Osten her in das Wed-
dellmeer bewegten und mit denen eine signi�kante Reduktion der Deckschichttiefe
verbunden war.
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In Simulationsrechnungen mit einem eindimensionalen thermodynamischen
Meereis-Deckschicht-Modell wurde von Lemke (1987) gezeigt, da� sowohl eine
divergente Eisdrift als auch die von Martinson et al. (1981) vorgeschlagene An-
hebung der Sprungschicht die Entstehung einer Polynja begr�unden k�onnen:

� Durch divergenteMeereisdrift, erzeugt durch ein divergentesWindfeld, wird
die mittlere Eisdicke und der Bedeckungsgrad w�ahrend der Gefrierphase
reduziert. Die Folge ist eine erh�ohte Gefrierrate und damit ein erh�ohter
Salzaussto�.

� Durch vor�ubergehend erh�ohten Auftrieb zu Winterbeginn wird warmes,
salzreiches Wasser in die Deckschicht eingemischt. W�ahrend ein Teil des
W�armeinhalts an die winterlich kalte Atmosph�are abgegeben wird, bleibt
das Salz in der Deckschicht erhalten.

In beiden F�allen werden durch Dichteerh�ohung in der ozeanischen Deckschicht
konvektive Prozesse in Gang gesetzt, die mit einem signi�kant erh�ohten ozeani-
schen W�arme
u� verbunden sind und so in der numerischen Simulation �uber drei
Jahre eine deutliche Reduktion der Eisdicke verursachen. Voraussetzung daf�ur ist,
da� die Ober
�ache zum Zeitpunkt der St�orung noch nicht mit dickemEis bedeckt,
die Ober
�achen-Energiebilanz aber bereits negativ ist, denn das Schmelzen von
Eis ist mit einer Frischwasserzufuhr verbunden, die die Schichtung des oberen
Ozeans stabilisiert.

Obwohl die St�orung des Systems jeweils nur 50 Tage wirkte, wurde im thermo-
dynamischen Meereis-Deckschicht-Modell erst nach 10 Integrationsjahren wieder
der normale Jahresgang angenommen.

Dagegen war in einer entsprechenden Simulation mit einem dynamisch-
thermodynamischen Meereis-Deckschicht-Modell (Lemke et al., 1990) die Ant-
wort des Systems nur im ersten Winter signi�kant. O�ensichtlich verk�urzt die
Advektion von Eis in das betre�ende Gebiet die Lebensdauer einer Polynja er-
heblich.

Ein geeignetes Windsystem w�are nun in der Lage, eine divergente Eisdrift
zu erzeugen und so zusammen mit dem ozeanischen W�arme
u� die Polynja eis-
frei zu halten. Klimatologische Windfelddaten f�ur das S�udpolarmeer zeigen zwar
ausgedehnte Bereiche mit divergentem Windfeld, aber diese liegen nicht in der
Region, wo die Polynja entstanden ist (Martinson et al., 1981) - was f�ur die Er-
kl�arung der Weddell-Polynja der Winter 1974 bis 1976 keine Rolle spielt, denn
da� sich ihr Auftreten wenigstens in dieser Form nicht wiederholt hat, l�a�t den
Schlu� zu, da� ihre Entstehung die Folge von Anomalien gewesen sein mu�. F�ur
die Polynja-Jahre 1974 bis 1976 existieren jedoch keine aussagekr�aftigen, die in-
terannuale Variabilit�at enthaltenden Datens�atze, so da� sich die Frage, ob sich
diese Jahre durch ein entsprechendes Windfeld auszeichneten, nicht beantworten
l�a�t.
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Abbildung 1.1: Ein als Folge des W�arme
usses H0 �uber der Polynja gebildetes

Tiefdrucksystem auf der S�udhalbkugel, die damit verbundenen geostrophischen

Winde ~ug, die Ekman-Transporte Ue in Ozean und Atmosph�are und die resul-

tierenden Vertikalgeschwindigkeiten We. Bei fehlender Eisbedeckung oder freier

Eisdrift sind die horizontalen Massentransporte �Ue in Ozean und Atmosph�are

entgegengesetzt gleich.

Es ist aber anzunehmen, da� der erh�ohte turbulente W�arme
u� im Be-
reich einer bereits entstandenen Polynja zur Ausbildung einer lokalen Tempe-
raturst�orung in der Atmosph�are f�uhren kann. Das damit verbundene zyklonale
thermische Windfeld h�atte zwei E�ekte (Abb. 1.1):

1. Der Windschub an der Ober
�ache ver�andert die Eisdrift.

2. Die Rotation der Windschubspannung erh�oht �uber das sogenannte ,,Ekman-
Pumpen" die ozeanische Auftriebsgeschwindigkeit.

Durch Eisexport aus dem Gebiet der Polynja w�are dieses Windsystem in der
Lage, sich selbst zu erhalten; allerdings nur solange, wie die Umgebung eisbedeckt
ist - also nicht w�ahrend der Sommerperiode.

In der vorliegenden Arbeit wird nun die Frage untersucht, wie weit mitein-
ander gekoppelte Prozesse in Meereis, Ozean und Atmosph�are die Entstehung
und Erhaltung einer Polynja der 1974 bis 1976 im s�udlichen Ozean beobachteten
Form erkl�aren k�onnen.
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In dem folgenden Kapitel wird das f�ur die Untersuchungen genutzte
dynamisch-thermodynamische Meereis-Deckschichtmodell beschrieben.

Um den Ein
u� des Windfeldes auf die Vertikalgeschwindigkeit im Ozean zu
ber�ucksichtigen, wird das Modell um eine diagnostische Bestimmung der Auf-
triebsgeschwindigkeit erweitert. Mit der hierf�ur genutzten Theorie des Ekman-
Pumpens und der Umsetzung in der numerischen Simulation befa�t sich das
dritte Kapitel.

Im vierten Kapitel werden die f�ur die Entstehung einer Polynja relevanten
Wechselwirkungen zwischen dem Meereis und der ozeanischen Deckschicht un-
tersucht. Im ersten Teil wird durch Einmischung von warmem, salzhaltigem Tie-
fenwasser in die Deckschicht die Bildung einer Polynja initialisiert und die Frage
untersucht, auf welche Weise sich das System wieder seinem Referenzzustand
ann�ahert. Im zweiten Teil wird die Wirkung einer konstant erh�ohten ozeanischen
Auftriebsgeschwindigkeit beschrieben.

Darauf aufbauend bilden das f�unfte und sechste Kapitel den Kern dieser Ar-
beit: In Kapitel 5 wird das diagnostische Atmosph�arenmodell und seine Kopplung
mit demMeereis-Deckschicht-Modell vorgestellt. Kapitel 6 ist den Resultaten der
gekoppelten Simulationen gewidmet. Hier wird der Ein
u� der Atmosph�are auf
die Lebensdauer einer Polynja deutlich.

Im siebten Kapitel werden die Ergebnisse der Simulationen zusammengefa�t
und bewertet.

Die Untersuchung orientiert sich insofern am konkreten Fall der Weddell-
Polynja, als die Randbedingungen und die Initialisierung der St�orung entspre-
chend gew�ahlt sind. Bei vergleichbaren Bedingungen sind die Resultate auf Po-
lynjas in anderen Regionen �ubertragbar.



Kapitel 2

Physik des Meereismodells

2.1 �Uberblick

Das f�ur die vorliegenden Untersuchungen benutzte dynamisch-thermodynamische
Meereismodell prognostiziert die r�aumliche Verteilung und die zeitliche Entwick-
lung der Eisdicke1 h, des Bedeckungsgrades2 A und der Eisdriftgeschwindigkeit ~u
f�ur die Region des Weddellmeeres. Es enth�alt daneben eine prognostische Behand-
lung der Schneeschicht (Owens und Lemke, 1990) und besteht im wesentlichen
aus f�unf Komponenten:

1. einer Energiebilanz f�ur die Ober
�ache, die auf dem Ansatz von Parkinson
und Washington (1979) beruht und die Strahlungsbilanz, die turbulenten
Fl�usse sensibler und latenter W�arme sowie die W�armeleitung durch Eis
und Schnee ber�ucksichtigt. Hieraus werden die Ober
�achentemperatur TS
des Meereises bzw. der au
iegenden Schneedecke sowie dieWachstums- oder
Schmelzrate ermittelt.

2. einem W�armeleitungsmodell nach Semtner (1976), das den W�armestrom
durch das Eis und den Schnee aus einer vorgegebenen Ober
�achentempe-
ratur TS und der Deckschichttemperatur TD bestimmt,

3. einer Impulsbilanz nach dem Modell von Hibler (1979), die neben
Tr�agheit, Corioliskraft, atmosph�arischer und ozeanischer Schubspannung

1Die Variable h, kurz als Eisdicke bezeichnet, ist in diesem Modell de�niert als das Eisvo-
lumen pro Fl�ache, gemittelt �uber den eisbedeckten und den unbedeckten Teil einer Gitterzelle.
Sie repr�asentiert die Dicke, die das Eis bei gleichm�a�iger Verteilung des in der Gitterzelle vor-
handenen Eisvolumens �uber die gesamte Fl�ache dieser Zelle h�atte. Die aktuelle Eisdicke im
eisbedeckten Teil, also der Erwartungswert der Dicke einer Eisscholle, ist h=A.

2Der Bedeckungsgrad A, auch als Eiskonzentration bezeichnet, ist eine dimensionslose Gr�o�e,
die das Verh�altnis zwischen dem eisbedeckten Teil einer Fl�ache und dem Fl�acheninhalt angibt.

9
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sowie Meeresober
�achenneigung auch die rheologischen Eigenschaften des
Meereises ber�ucksichtigt und die Driftgeschwindigkeit bestimmt,

4. einer Bilanz f�ur die Masse von Eis und Schnee und f�ur den Bedeckungsgrad,
die unter Ber�ucksichtigung der Schmelz- bzw. Gefrierraten und der Driftge-
schwindigkeit die neuen Eis- und Schneedicken sowie den Bedeckungsgrad
bestimmt,

5. einem angekoppelten eindimensionalen Modell f�ur die ozeanische Deck-
schicht (Lemke, 1987; Lemke et al., 1990), das durch eine prognostische
Bestimmung des ozeanischen W�arme
usses die Schmelz- und Gefrierraten
an der Unterseite des Meereises beein
u�t.

Das Modell prognostiziert viele Merkmale der Eisdecke in guter �Ubereinstimmung
mit Beobachtungen, und zwar sowohl in der Antarktis (Harder, 1994; Harder und
Lemke, 1994; Fischer, 1995) als auch in der Arktis (Harder, 1996).

In diesem Kapitel werden die Komponenten des Meereismodells soweit be-
schrieben, wie sie von grundlegender Bedeutung f�ur das Modellverhalten oder die
durchgef�uhrten Untersuchungen sind. F�ur eine weitergehende Beschreibung wird
auf die Literatur verwiesen.

2.2 R�aumliche und zeitliche Diskretisierung

Das Meereismodell besteht aus einem System gekoppelter partieller Di�eren-
tialgleichungen, die die r�aumliche und zeitliche Entwicklung der prognostischen
Variablen innerhalb des Modellgebiets beschreiben. Ausgehend von vorgegebenen
Anfangsbedingungen werden diese Gleichungen auf einem diskreten r�aumlichen
Gitter mit einem Zeitschritt von 24 Stunden numerisch integriert. Ableitungen
werden dabei durch Quotienten �niter Di�erenzen approximiert.

Das Modellgebiet umfa�t den Bereich von 71�W bis 44�O und von 80�S bis
50�S und somit das gesamte Weddellmeer. Den s�udlichen Rand des Modellgebiets
bildet der antarktische Kontinent, den westlichen die antarktische Halbinsel; im
Norden reicht es bis etwa zur Polarfront.
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Abbildung 2.1: Das Modellgitter f�ur skalare Gr�o�en. Die durch Rauten sym-
bolisierten Gitterpunkte kennzeichnen das Gebiet, in dem in den Polynja-
Simulationen die St�orung initialisiert wird.

Die r�aumlicheDiskretisierung erfolgt auf einem sph�arischen Arakawa-B-Gitter
(Arakawa und Mesinger, 1976): Die skalaren Gr�o�en sind auf 3795 Gitterpunkten
(Abb. 2.1) de�niert, die vektoriellen in der Mitte zwischen jeweils vier benach-
barten Punkten des Skalargitters. Der Abstand der Gitterpunkte betr�agt 1:6875�

in zonaler und 0:5625� in meridionaler Richtung. Die Kantenl�ange einer Gitter-
zelle im zentralen Weddellmeer (� 70� S) betr�agt somit jeweils rund 60 km; eine
Gitterzelle in der Region der hier untersuchten Polynja hat einen Fl�acheninhalt
von rund 4500 km2.

Die numerische Integration erfolgt beginnend mit dem 1. Januar in 2557 t�agli-
chen Zeitschritten �uber sieben Jahre, wobei t�agliche Windfelder der Jahre 1986
bis 1992 vorgegeben werden (vgl. Abschnitt 2.7.1).

Eine ausf�uhrliche Beschreibung des numerischen Schemas geben Hibler (1979)
und St�ossel (1992b).



KAPITEL 2. PHYSIK DES MEEREISMODELLS 12

2.3 Thermodynamik

2.3.1 Energiebilanz der ozeanischen Deckschicht

Das Gefrieren und Schmelzen von Meereis wird durch eine Energiebilanz der ozea-
nischen Deckschicht einschlie�lich des darin be�ndlichen Meereises beschrieben.
Hierbei wird vorausgesetzt, da� die Deckschichttemperatur durch W�armeverlust
an die winterlich kalte Atmosph�are bereits den Gefrierpunkt erreicht hat. Durch
Gefrier- oder Schmelzprozesse wird dann soviel latente W�arme freigesetzt bzw.
gebunden, da� die gesamte Energiebilanz der Deckschicht

Qa +Qo + �iLiSh = 0 (2.1)

ausgeglichen ist (Parkinson und Washington, 1979). Hierbei bezeichnen Qa

und Qo die mit der Atmosph�are bzw. dem Ozean ausgetauschten W�arme-

�usse, Sh die thermodynamisch bedingte �Anderung des Eisvolumens pro Fl�ache,
�i = 910 kg=m3 die Dichte des Meereises und Li = 3:34 � 105J=kg die spezi�sche
latente W�arme f�ur den Phasen�ubergang fest { 
�ussig (Schmelzw�arme).

Nach Semtner (1976) wird die Energiebilanz (2.1) in zwei Teile aufgespalten,
n�amlich

Qa +Qc + �i Li

 
@h

@t

!
a

= 0 (2.2)

f�ur die obere, atmosph�arische Grenz
�ache der Eisdecke und

Qo �Qc + �i Li

 
@h

@t

!
o

= 0 (2.3)

f�ur die untere, ozeanische Grenz
�ache. Qc ist der konduktive W�arme
u� durch
das Eis, der nach dem Nullschichtenmodell (Semtner, 1976) beschrieben wird.
In diesem Ansatz haben Eis und Schnee keine W�armekapazit�at, so da� Qc an
der Ober- und Unterseite der Eisdecke mit gleichem Betrag, aber umgekehrtem
Vorzeichen eingeht.

Ober
�achenergiebilanz

Der atmosph�arische W�arme
u� in die Grenz
�ache zwischen Atmosph�are und Eis
bzw. ozeanischer Deckschicht setzt sich aus den kurz- und langwelligen Strah-
lungs
�ussen sowie den Fl�ussen von sensibler und latenter W�arme zusammen:

Qa = Q#
SW +Q"

SW +Q#
LW +Q"

LW +Qs +Ql: (2.4)

Im einzelnen bezeichnet
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Q#
SW die kurzwellige solare Einstrahlung,

Q"
SW die kurzwellige Abstrahlung,

Q#
LW die langwellige (infrarote) Einstrahlung,

Q"
LW die langwellige (infrarote) Abstrahlung,
Qs den Flu� sensibler W�arme,
Ql den Flu� latenter W�arme.

Die kurzwellige solare Einstrahlung Q#
SW wird aus der von Zillmann (1972)

aufgestellten empirischen Formel f�ur die kurzwellige solare Einstrahlung bei
wolkenfreien Himmel und einer Bew�olkungskorrektur nach Laevastu (1960)
berechnet3 und ist f�ur jeden Zeitschritt eine Funktion des Sonnenstands
(Jahreszeit) und des Zustands der Atmosph�are (Lufttemperatur, Luftfeuchte,
Bew�olkungsgrad).

Die kurzwellige R�uckstrahlung Q
"
SW ist angesetzt als

Q"
SW = �Q#

SW ; (2.5)

wobei die Albedo � je nach Ober
�achentyp und -temperatur unterschieden wird:

� = 0:85 f�ur gefrorenen Schnee
� = 0:75 f�ur schmelzenden Schnee
� = 0:75 f�ur gefrorenes Eis ohne Schneeau
age
� = 0:66 f�ur schmelzendes Eis
� = 0:10 f�ur o�enes Wasser

Die Berechnung der einfallenden langwelligen Strahlung als Funktion der
Lufttemperatur Ta in 2 m H�ohe und des Bew�olkungsgrades Ac beruht auf der
Planck'schen Theorie f�ur die Strahlung grauer K�orper und der Verwendung eines
Korrekturfaktors nach Marshunova (1966) bei Anwesenheit von Wolken:

Q#
LW = �a � T

4
a � (1 + 0:275Ac) (2.6)

�a bezeichnet die Emissivit�at der Luft im Infrarotbereich, die nach einer empiri-
schen Formel von Idso und Jackson (1969) in Abh�angigkeit von ihrer Temperatur
berechnet wird. � = 5:67 � 10�8Wm�2K�4 ist die Stefan-Boltzmann-Konstante.

Die langwellige thermische Abstrahlung wird entsprechend als Funktion der
Ober
�achentemperatur Ts des Meereises bzw. des Ozeans gem�a�

Q"
LW = �s � T

4
s (2.7)

beschrieben. Die Emissivit�at im infraroten Frequenzbereich ist f�ur o�enes Wasser
wie f�ur Meereis konstant mit �s = 0:97 angesetzt, w�ahrend die Ober
�achentempe-
ratur eine diagnostische Variable und f�ur Meereis und o�enes Wasser verschieden
ist.

3Das Verfahren wurde von Parkinson und Washington (1979) eingehend beschrieben.
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Die turbulenten Fl�usse sensibler und latenter W�arme werden aus zwei analo-
gen Formeln berechnet:

Qs = �a cpCs j ~u10j (Ta � Ts) (2.8)

Ql = �a L Cl j ~u10j (qa � qs); (2.9)

wobei

�a = 1.3 kg m�3 Dichte der Luft am Boden
cp = 1004 J kg�1 K�1 spezi�sche W�arme der Luft
L = 2:5 � 10�6 J kg�1 spez. Verdunstungsw�arme von Wasser, bzw.
L = 2:8 � 10�6 J kg�1 spez. W�arme der Sublimation von Eis
Cs = 1:75 � 10�3 �Ubertragungskoe�zient f�ur sensible W�arme
Cl = 1:75 � 10�3 �Ubertragungskoe�zient f�ur latente W�arme
j ~u10j Windgeschwindigkeit in 10 m H�ohe
Ta Lufttemperatur in 2 m H�ohe
qa spezi�sche Feuchte der Luft in 2 m H�ohe
qs spezi�sche Feuchte �uber der Ober
�ache

Die Werte der Konstanten sind gem�a� Parkinson und Washington (1979) so-
wie Maykut (1977) gew�ahlt. Die Windgeschwindigkeit ~u10 in 10 m H�ohe, die
Lufttemperatur Ta in 2 m H�ohe und die spezi�sche Feuchte der Luft qa in 2 m
H�ohe sind vorgegebene zeitabh�angige Randbedingungen (Antriebsdaten, vgl. Ab-
schnitt 2.7.1).

Der ozeanische W�arme
u�

In vielen Meereismodellen (Hibler, 1979; Parkinson und Washington, 1979; Pol-
lard et al., Batteen und Han, 1983; Semtner, 1984) wird der ozeanische W�arme-

u� Qo mit einem zeitlich und r�aumlich konstanten Wert vorgegeben. Da f�ur
die hier durchgef�uhrten Untersuchungen die Wechselwirkung zwischen Ozean,
Atmosph�are und Meereis von entscheidender Bedeutung ist, wird an jeder Git-
terzelle des Modellgebiets ein eindimensionales prognostisches Deckschichtmodell
nach Lemke (1987) und Lemke et al. (1990) angekoppelt. Auf diese Weise wird
ein r�aumlich und zeitlich variabler ozeanischer W�arme
u� prognostiziert. Dieses
Modell wird in Abschnitt 2.6 ausf�uhrlich beschrieben.

W�armeleitung

Der konduktive W�arme
u� Qc beschreibt die W�armeleitung durch das Eis und
die evtl. vorhandene Schneeau
age nach dem sogenannten Nullschichtenmodell
(Semtner, 1976). Hierbei wird angenommen, da� das Eis keine W�armekapazit�at
hat, so da� der konduktive W�arme
u� vertikal konstant ist. Es entsteht ein linea-
res Temperaturpro�l, wobei aber wegen der unterschiedlichenW�armeleitf�ahigkei-
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ten �i f�ur Eis und �s f�ur Schnee der Temperaturgradient in den beiden Schichten
unterschiedlich ist.

Der konduktive W�arme
u� durch Eis und Schnee folgt dann aus

Qc =
�i(Tf � Ts)

h�i
; (2.10)

wobei
h�i = hi + hsn

�i
�s

(2.11)

mit den W�armeleitf�ahigkeiten

�i = 2:17W m�1K�1

�s = 0:31W m�1K�1

als sogenannte e�ektive thermodynamische Eisdicke den Isolationse�ekt der
Schneeau
age ber�ucksichtigt. hi = h=A und hsn = hs=A bezeichnen die aktu-
elle Dicke von Eis bzw. Schnee im eisbedeckten Teil der Gitterzelle.

Die Temperatur Tb an der Unterseite des Eises wird auf den Wert der Gefrier-
punktstemperatur des Meerwassers (Tf = �1:86�C) gesetzt; die Ober
�achentem-
peratur Ts dagegen ist eine diagnostische Modellvariable, deren Wert nur dadurch
beschr�ankt ist, da� er die Gefrierpunktstemperatur von S�u�wasser4, also 0� C,
nicht �uberschreiten kann.

2.3.2 Thermodynamische Wachstumsraten

Aus den Gleichungen (2.2), (2.4) und (2.10) werden die Ober
�achentemperatur
Ts und der konduktive W�arme
u� Qc iterativ bestimmt: Solange die Bedingung
Ts < 0�C erf�ullt werden kann, stellt sich die Ober
�achentemperatur Ts so ein,
da� die Energiebilanz an der Ober
�ache gem�a� Gleichung (2.2) zu Qa +Qc = 0
ausgeglichen ist. Folgt jedoch aus einer ausgeglichenen Energiebilanz eine Ober-

�achentemperatur Ts > 0�C, so wird Ts = 0�C gesetzt, die Energiebilanz mit die-
semWert neu berechnet und der Energie�uberschu� benutzt, um Eis zu schmelzen.
Die Gleichung  

@h

@t

!
a

= �
Qa +Qc

�iLi

(2.12)

beschreibt in diesem Fall die Eisdicken�anderung an der Meereisober
�ache.

Wie in Gleichung (2.10) zu erkennen, ist der konduktive W�arme
u� von der
Eisdicke abh�angig. Nun besteht Meereis in der Natur aus Schollen mit unter-
schiedlicher Dicke. In einer Fl�ache von der Gr�o�e einer Modellgitterzelle existieren

4Durch die Wirkung der Soledrainage ist die Meereisober
�ache im allgemeinen salzarm.
Zudem ist das Meereis meist mit einer Schneeau
age bedeckt, die wegen ihres meteorischen
Ursprungs stets aus S�u�wasser besteht.
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sowohl d�unne als auch dicke Eisschollen, die sich bei gleicher mittlerer Eisdicke
hinsichtlich der W�armeleitung anders verhalten als eine homogene Eisdecke kon-
stanter M�achtigkeit, wie sie von der Modellvariablen h beschrieben wird.

Um trotzdem eine m�oglichst realistische Beschreibung der Thermodynamik
in einer Modell-Gitterzelle zu erhalten, werden nach Hibler (1984) f�ur den eis-
bedeckten Teil der Gitterzelle subskalig sieben gleichverteilte Eisdicken von 1

7
h�i

bis 13
7
h�i angenommen. F�ur jede der sieben Kategorien wird die Wachstumsrate5

bestimmt; anschlie�end werden die Wachstumsraten der sieben Kategorien ge-
mittelt.

Analog zur Gleichung (2.12) folgt aus Gleichung (2.3) die Eisdicken�anderung
an der Unterseite des Eises gem�a�

 
@h

@t

!
o

= �
Qo �Qc

�iLi

(2.13)

aus der Bilanz der W�arme
�usse an der ozeanischen Grenz
�ache des Meereises.

Dar�uber hinaus be�ndet sich in der Gitterzelle im allgemeinen ein durch den
Wert der Eiskonzentration A bestimmter Anteil o�enen Wassers. Da sich dieser
gegen�uber der Meereisober
�ache hinsichtlich des Energieaustausches stark unter-
scheidet, wird die Wachstumsrate f�ur diesen Teil getrennt berechnet, wobei in
Gleichung (2.12) der Term der W�armeleitung Qc durch den ozeanischen W�arme-

u� Qo ersetzt wird:  

@h

@t

!
ow

= �
Qa +Qo

�iLi

(2.14)

Hier ist in der numerischen Simulation keine Iteration erforderlich, da die Tempe-
ratur der ozeanischen Deckschicht eine prognostische Variable des Deckschicht-
modells (Abschnitt 2.6) ist.

Durch Wichtung mit ihren jeweiligen Fl�achenanteilen werden die Wachstums-
raten f�ur den eisbedeckten und den o�enen Teil der Gitterzelle zusammengefa�t:

Sh = A �

 
@h

@t

!
a

+A �

 
@h

@t

!
o

+ (1 �A) �

 
@h

@t

!
ow

(2.15)

ist die gesamte thermodynamisch bedingte �Anderung der Eisdicke.

5Die Wachstumsrate beschreibt die lokale zeitliche �Anderung der Eisdicke und kann ein
positives (Gefrieren) wie auch ein negatives (Schmelzen) Vorzeichen besitzen.
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2.3.3 Thermodynamisch bedingte �Anderung der Eiskon-

zentration

Die im letzten Abschnitt beschriebene Berechnung der thermodynamischen
Wachstumsrate liefert keine Aussage �uber die damit verbundene �Anderung der
Eiskonzentration A. Diese wird nach Hibler (1979) im Falle des Gefrierens von
Meereis empirisch durch

SA =
1 �A

ho

 
@h

@t

!
freeze

+QA (2.16)

beschrieben, im Falle des Schmelzens dagegen durch

SA = +
A

2h

 
@h

@t

!
melt

+QA: (2.17)

Im Falle des Gefrierens w�achst die eisbedeckte Fl�ache also proportional zur
Fl�ache o�enen Wassers (1�A), wobei der empirische Parameter h0 (sog. Rinnen-
schlie�ungsparameter) die Geschwindigkeit bestimmt, mit der sich die Eisdecke
schlie�t. Er ist mit h0 = 0:5 m so gew�ahlt, da� Rinnen o�enen Wassers inner-
halb von etwa f�unf Tagen vollst�andig zufrieren, was mit Beobachtungen �uberein-
stimmt.

Im Falle des Schmelzens dagegen ist die Abnahme der eisbedeckten Fl�ache
proportional zur Abnahme des Eisvolumens.

Der QA-Term beschreibt das Entstehen von Rinnen o�enen Wassers durch
Scherdeformation (Rothrock, 1975). Nach Harder (1994) wird

QA = 0:5 (�� jr � ~uj) exp(�C(1�A)) (2.18)

angesetzt, wobei � das in Gleichung (2.31) de�nierte Ma� der Deformations-
rate ist. Dieser Term ist von Harder (1994) sowie von Gray und Morland (1994)
eingehend untersucht worden.

2.3.4 Prognostische Behandlung der Schneeschicht

Die fast immer vorhandene Schneeschicht (Eicken et al., 1994) d�ampft die Reak-
tionen des Meereises auf die thermodynamische Anregung aus der Atmosph�are:
Da die W�armeleitf�ahigkeit von Schnee um den Faktor sieben kleiner als die des
Meereises ist, wirkt schon eine d�unne Schneeschicht als W�armeisolator (Glei-
chung 2.11), der das thermodynamische Eiswachstum deutlich verlangsamt. Die
im Vergleich zum Meereis h�ohere Albedo von Schnee (Abschnitt 2.3.1) reduziert
dagegen den absorbierten Anteil der solaren Einstrahlung und damit die zum
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Schmelzen des Meereises zur Verf�ugung stehende Energie. Beide E�ekte werden
wie beschrieben in der Thermodynamik des Meereismodells ber�ucksichtigt.

Die Entwicklung der Schneeschicht wird nach Owens und Lemke (1990) durch
eine Bilanzgleichung (Abschnitt 2.5) beschrieben, die neben dem Niederschlag als
Quellterm, dem E�ekt der Advektion und dem Schmelzen als Senke auch eine
Konversion von Schnee in Eis enth�alt:

� Bei einer Lufttemperatur Ta < 0� C vergr�o�ert der �uber dem eisbedeckten
Teil der Gitterzelle fallende Niederschlag die Dicke der bereits vorhandenen
Schneeschicht.

� Der Schnee wird mit der Eisdriftgeschwindigkeit ~u (Abschnitt 2.4) adve-
hiert.

� Bei der Berechnung der Schmelzraten (Abschnitt 2.3.2) wird angenommen,
da� zuerst der gesamte auf dem Eis liegende Schnee schmilzt.

� Durch die mit der Akkumulation von Schnee steigende Schneelast kann
es bei Eisschollen zu einem negativen Freibord kommen. In diesem Fal-
le str�omt Wasser in die Grenzschicht zwischen Schnee und Eis, wobei der
Schnee, der sich unterhalb der Wasserlinie be�ndet, in Eis umgewandelt
wird. Die zus�atzlich in den Quellterm Sh eingehende Dicke des so erzeug-
ten, sogenannten meteorischenEises wird nach demArchimedischenPrinzip
bestimmt (Lepp�aranta, 1983). Dieser Flutungse�ekt, der im Weddellmeer
keinen unwesentlichen Beitrag zum Eisvolumen leistet (Eicken et al., 1994),
ist von Fischer (1995) ausf�uhrlich beschrieben und untersucht worden.

2.4 Dynamik und Impulsbilanz

2.4.1 Die Elemente der Impulsbilanz

Obwohl das Meereis aus einzelnen Schollen besteht, l�a�t es sich gro�skalig in
guter N�aherung als zweidimensionales Kontinuum in einer horizontalen Ebene
beschreiben. Seine Driftgeschwindigkeit ~u folgt aus der Impulsbilanz

m
D~u

Dt
= ~�a + ~�w �mf~k � ~u�mgrH + ~F (2.19)

(Hibler, 1979), die die totale (,,materielle") zeitliche Ableitung

D

Dt
=

@

@t
+ ~u � r (2.20)
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der Driftgeschwindigkeit ~u, die Schubspannungen des Windes (~�a) und des Ozeans
(~�w), die Corioliskraft

�mf~k � ~u; (2.21)

die Hangabtriebskraft
�mgrH (2.22)

an einer geneigten Ozeanober
�ache und die internen Kr�afte ~F enth�alt.

Die Variable m = �ih bezeichnet die Eismasse pro Fl�ache, ~k = (0; 0; 1) den
Einheitsvektor senkrecht zur Ober
�ache, f = 2
 sin � den Coriolisparameter als
Funktion der geographischen Breite � und der Kreisfrequenz der Erdrotation 

und g = 9:8 m/s2 die Erdbeschleunigung. H repr�asentiert die dynamische To-
pographie der Meeresober
�ache, also die Auslenkung der Meeresober
�ache ge-
gen�uber einer Fl�ache konstanten Geopotentials (Geoid).

Die Windschubspannung wird beschrieben durch

~�a = �aca j~u10j ~u10 (2.23)

Hierbei ist ~u10 die Windgeschwindigkeit in 10 m H�ohe, �a = 1:3 kg/m3 die Dichte
der Luft am Boden und ca = 1:32 � 10�3 der atmosph�arische Schubspannungsko-
e�zient.

Da die Driftgeschwindigkeit des Meereises im allgemeinen klein gegen die
Windgeschwindigkeit ist, wird sie bei der Formulierung von Gleichung (2.23)
vernachl�assigt.

Eine �ahnliche Formel gilt f�ur den Ozeanschub, wobei hier jedoch die Eisdrift-
geschwindigkeit von derselben Gr�o�enordnung wie die Str�omungsgeschwindigkeit
des Ozeans ist und folglich nicht vernachl�assigt werden kann. Zudem ist der Dreh-
winkel � zwischen dem geostrophischen Ozeanstrom ~uw und der Schubspannung
~�w auf das Meereis zu ber�ucksichtigen:

~�w = �wcw j~uw � ~uj
�
(~uw � ~u) cos � + ~k � (~uw � ~u) sin�

�
(2.24)

Analog zu Gleichung (2.23) bezeichnet �w = 1000 kg/m3 die Dichte von Meer-
wasser und cw = 3 � 10�3 den ozeanischen Schubspannungskoe�zienten. Nach
Overland und Davidson (1992) wird � = 25� gesetzt.

Die angegebenen Werte der als r�aumlich und zeitlich konstant angesehenen
Schubspannungskoe�zienten f�ur Ozean und Atmosph�are (cw und ca) sind von
Fischer (1995) durch Optimierung des Modells anhand von Bojentrajektorien
aus dem Weddellmeer bestimmt worden.6

6Verschiedene Betrachtungen zu den Werten der Schubspannungskoe�zienten �nden sich
u.a. bei Overland und Davidson (1992), Smith (1988), McPhee (1979) sowie St�ossel (1992a),
Harder (1994) und Fischer (1995). F�ur eine realistische Eisdrift ist vor allem das Verh�altnis
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2.4.2 Interne Kr�afte und Rheologie

Die inneren Kr�afte im Meereis ~F werden als Divergenz des zwei-dimensionalen
Spannungstensors � beschrieben:

Fj =
X
i

@�ij
@xi

(2.25)

Das Flie�gesetz

�ij = 2� _�ij +

"
(� � �)

X
k

_�kk � P=2

#
�ij (2.26)

(Hibler, 1977) erm�oglicht die Formulierung der Dynamik des Meereises als Funk-
tion seiner Kinematik 7 , die durch den Tensor der Deformationsraten

_�i;j =
1

2

(
@ui
@xj

+
@uj
@xi

)
(2.27)

beschrieben wird.
P

k _�kk ist die Divergenz der Meereisdrift; � bezeichnet die Kom-
pressionsviskosit�at und � die Scherviskosit�at. Der Druckterm �P=2 enth�alt die
Eish�arte P , die nach Hibler (1979) als Funktion der mittleren Eisdicke h und des
Bedeckungsgrades A angesetzt wird:

P = P �h exp(�C(1�A)): (2.28)

Die internen Kr�afte im Eis wirken nur bei hohen Eiskonzentrationen und nehmen
mit der Dicke der Eisschollen zu.

Das Flie�gesetz in der Form von Gleichung (2.26) beschreibt das Meereis
als viskos-plastisches Medium: Bei sehr kleinen Deformationsraten verh�alt sich
Meereis wie eine viskose kompressible Fl�ussigkeit, w�ahrend ansonsten plastisches
Verhalten angenommen wird.8

der Schubspannungskoe�zienten ca=cw von Bedeutung, wobei f�ur die Verwendung t�aglicher
Windfelder ein Verh�altnis um 0.5 geeignet ist. Durch Vergleich von beobachteten und simulier-
ten Bojentrajektorien wurde von Fischer (1995) f�ur das Weddellmeer ein optimierter Wert von
ca=cw = 0:44 bestimmt. Die Verwendung eines konstanten Wertes stellt jedoch eine Vereinfa-
chung gegen�uber der Realit�at dar (Hartmann et al., 1994).

7Die Verkn�upfung von Kinematik und Dynamik durch ein Materialgesetz, das die Rheologie
des betrachteten Mediums repr�asentiert, ist ein stets wiederkehrendes Element der Kontinuums-
mechanik. Es beschreibt den quantitativen Zusammenhang zwischen der kinematischen Gr�o�e
Deformationsrate _� und der dynamischen Gr�o�e interne Spannung �( _�). Durch unterschied-
liche Materialgesetze und spezielle Wahl der Viskosit�aten � und � werden die verschiedenen
Flie�eigenschaften unterschiedlicher Medien ber�ucksichtigt.

8Dieses Verhalten steht in Einklang mit den Messungen im Rahmen des Artic Ice Dynamics
Joint Experiment (AIDJEX).
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P ist die in dieser Rheologie maximal erreichbare Spannung; wenn bei stei-
genden Deformationsraten die Spannung diesen Grenzwert erreicht, bricht das
Eis und gibt durch plastische Verformung nach, wobei die interne Spannung von
der Deformationsrate unabh�angig wird. Bei einem zweidimensionalen Kontinuum
wird diese Bruchgrenze durch eine sogenannte Flie�kurve beschrieben (siehe z.B.
Mellor, 1986). Aus den Hauptkomponenten des Spannungstensors � lassen sich
f�ur diesen Ansatz die Viskosit�aten � und � bestimmen:

� =
P

2(� +�min)
(2.29)

� =
P

2e2(� +�min)
(2.30)

wobei

� =

"
( _�211 + _�222)

�
1 +

1

e2

�
+ 4

_�212
e2

+ 2_�11 _�22

�
1�

1

e2

�# 1

2

: (2.31)

Die Exzentrizit�at e der elliptischen Flie�kurve bestimmt das Verh�altnis zwischen
Kompressions- und Scherviskosit�at.

Die Addition eines kleinen Wertes �min in den Gleichungen (2.29) und (2.30)
verhindert, da� die Viskosit�aten im Falle sehr kleiner Deformationsraten unend-
lich werden. Mit dieser Formulierung wird ein gleitender �Ubergang vom plasti-
schen ins viskose Regime gew�ahrleistet (Harder, 1996).

Die gro�skalig wirkenden Kr�afte ergeben sich als statistisches Mittel vieler
klein- und mesoskaliger Prozesse, die im gro�skaligen Meereismodell nicht auf-
gel�ost werden k�onnen. Daher sind P �, C, e und �min reine Modellparameter,
deren Werte f�ur das Modellgebiet Weddellmeer durch theoretische �Uberlegungen
und Vergleich von Modellprognosen mit Beobachtungen als

P � = 20000

C = 20

e = 2

�min = 2 � 10�9s�1

(Hibler, 1979; Harder, 1994; Fischer, 1995; Harder, 1996) bestimmt worden sind.

Die Dynamik des Meereises ist hier soweit beschrieben worden, wie es f�ur
ein grundlegendes Verst�andnis des Modells erforderlich ist. Eine eingehende Be-
schreibung der in diesem und in anderen Meereismodellen verwendeten Rheologie,
der Dynamik und des kontinuumsmechanischen Ansatzes wird u. a. von Harder
(1996) gegeben.
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2.5 Bilanzgleichungen

Die zeitliche Entwicklung von mittlerer Eisdicke h, mittlerer Schneedicke hs und
Eiskonzentration A wird durch explizite Bilanzgleichungen beschrieben:

@h

@t
+r � (~uh) = Sh (2.32)

@hs
@t

+r � (~uhs) = Ss (2.33)

@A

@t
+r � (~uA) = SA (2.34)

Diese haben auf der linken Seite die Form einer Kontinuit�atsgleichung, wobei der
erste Term die lokale zeitliche �Anderung und der zweite die Advektion repr�asen-
tiert. Auf der rechten Seite stehen die in den Abschnitten 2.3.2, 2.3.4 und 2.3.3
beschriebenen Quellen und Senken der prognostischen Variablen.

Der Advektionsterm beschreibt den Ein- und Ausstrom von Eis im hori-
zontalen Austausch benachbarter Regionen. Er wird nach dem modi�zierten
upstream-Schema nach Smolarkiewicz (1983) berechnet. Dieses Verfahren hat
gegen�uber dem von Hibler (1979) verwendeten Schema zentraler Di�erenzen den
Vorteil, keine negativen Eisdicken zu erzeugen und somit ohne explizite Di�usion
auszukommen.9

2.6 Das prognostische Deckschichtmodell

2.6.1 �Uberblick

Die ozeanische Deckschicht wird durch ein eindimensionales prognostisches Deck-
schichtmodell (Lemke, 1987) beschrieben, das bereits f�ur beide Polarregionen mit
dem Eismodell gekoppelt wurde (Lemke, Owens und Hibler, 1990; Owens und
Lemke, 1990; St�ossel, 1990; St�ossel, 1992a, b; Fischer, 1995; Harder, 1994 und
1996). In diesem Modell wird der vertikale ozeanische W�arme
u� Qo durch die
Simulation von sog. Entrainment-Prozessen bestimmt, bei denen (in den Polar-
regionen i.a. warmes) Tiefenwasser in die Deckschicht eingemischt wird.

Basierend auf der Erhaltung von W�arme und Salz, einer Bilanz f�ur die poten-
tielle Energie sowie Parametrisierungen f�ur die Fl�usse an Ober- und Unterseite
der Deckschicht werden f�unf Variablen prognostisch bestimmt:

9Das bei Anwendung der Methode der zentralen Di�erenzen auftretende numerische Artefakt
negativer Werte f�ur positiv de�nite physikalische Variablen und das modi�zierte upstream-
Schema wurden von Fischer (1995) ausf�uhrlich beschrieben und diskutiert.
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Temperatur der Deckschicht TD
Salzgehalt der Deckschicht SD

Tiefe der Deckschicht hD
Skalentiefe der Thermokline dT

Skalentiefe der Halokline dS

F�ur die vorliegenden Untersuchungen wurde das Modell um eine diagnostische
Bestimmung der Auftriebsgeschwindigkeit wup erweitert.

2.6.2 Vertikalpro�le f�ur Temperatur und Salzgehalt

Innerhalb der Deckschicht werden { ihrer De�nition als oberste, durchmischte
Schicht des Ozeans folgend { vertikal konstante, aber zeitlich variable Werte f�ur
Temperatur TD und Salzgehalt SD angenommen. Die Pyknokline (Sprungschicht)
und damit der �Ubergang zur zeitlich konstant, aber r�aumlich variabel angesetzten
Temperatur TB bzw. zum auf die gleiche Weise vorgegebenen Salzgehalt SB des
darunter liegenden Ozeans wird durch je ein Exponentialpro�l beschrieben (Abb.
2.2):

T (z) = TD
S(z) = SD

)
0 >z> �hD

T (z) = Tb + (TD � Tb) exp[(z + hD)=dT ]
S(z) = Sb + (SD � Sb) exp[(z + hD)=dS ]

)
�hD >z> �hb

(2.35)

Die Deckschichttiefe hD ist eine prognostische Variable des Modells, ebenso wie
die Skalentiefen der Thermokline (dT ) und der Halokline (dS). Dies ist eine Er-
weiterung des Stufenpro�ls aus dem sog. Kraus-Turner-Modell (Niiler und Kraus,
1977). Die r�aumliche (horizontale) Variation der prognostischen Variablen wird
dadurch erfa�t, da� die an sich eindimensionalen Gleichungen des Deckschicht-
modells an jedem einzelnen (ozeanischen) Gitterpunkt des Meereismodells gel�ost
werden. Die untere Grenze des Modells liegt bei hb = 3000 m.
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hi
SD TD

hD

hD

hb hb

dS dT

dTdS

SD TD

Sb Tb TbSb

Sommer Winter

QS

QS

QT

QT
BS

BTBS

BT

wup wup

K

Abbildung 2.2: Die f�ur Polarregionen typische vertikale Struktur des Deckschicht-
modells in einer Sommer- und einer Wintersituation und die Fl�usse von Salz und
W�arme. Im Winter ist das Wasser der Deckschicht k�alter als die darunter lie-
gende Sprungschicht; wegen des geringeren Salzgehalts der Deckschicht ist die
Schichtung dennoch (schwach) stabil.
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2.6.3 Bilanzgleichungen f�ur Salz und W�arme

Unter der Voraussetzung, da� die Skalentiefen dS und dT klein gegen die Tiefe
hb � hD der zweiten Ozeanschicht sind, ist

HT = (TD � Tb)(hD + dT ) + Tbhb (2.36)

der W�armeinhalt der gesamten Wassers�aule zwischen z = 0 und z = �hb. Der
entsprechende Salzgehalt l�a�t sich mit

HS = (SD � Sb)(hD + dS) + Sbhb (2.37)

analog formulieren.10

Durch Di�erentiation der Gleichungen (2.36) und (2.37) folgt die zeitliche
�Anderung von W�arme- und Salzinhalt. Diese mu� mit den Fl�ussen von W�arme
und Salz an den R�andern des Modells balanciert sein (W�arme- bzw. Salzerhal-
tung):

_HT = _TD(hD + dT ) + (TD � Tb)( _hD + _dT ) = QT + wup(Tb � TD) (2.38)

bzw.

_HS = _SD(hD + dS) + (SD � Sb)( _hD + _dS) = QS + wup(Sb � SD) (2.39)

Hierbei repr�asentieren QS und QT den Salz- bzw. W�arme
u� an der Ober
�ache
der ozeanischen Deckschicht. wup ist die ozeanische Auftriebsgeschwindigkeit, die
bisher auf einen zeitlich und r�aumlich konstanten Wert gesetzt worden war (z. B.
Owens und Lemke, 1990), f�ur die vorliegenden Untersuchungen aber diagnostisch
aus der Rotation des Windschubes bestimmt wird (Kapitel 3).

Die zeitliche �Anderung von Temperatur und Salzgehalt in der Deckschicht
wird durch die betre�enden Fl�usse an der Ober
�ache einerseits und durch Ein-
mischungsvorg�ange (Entrainment) am unteren Rand der Deckschicht andererseits
bestimmt:

_TD =
QT +BT

hD
(2.40)

_SD =
QS +BS

hD
(2.41)

W�ahrend die Gr�o�e der Ober
�achen
�usse durch die Kopplung mit dem Meereis-
modell bestimmt wird, h�angen die Entrainment
�usse von Salz und W�arme (BS

10Die Voraussetzung dT � hb � hD wird im Jahresgang der Skalentiefe nicht immer erf�ullt.
Um trotzdem zu realistischen Simulationsresultaten zu gelangen, wird in allen Gleichungen statt
der exponentiellen Skalentiefe dT eine modi�zierte Skalentiefe d�

T
eingesetzt, die in Anhang A

de�niert wird.
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und BT ) von der Vertiefungsrate went der Deckschicht ab. Sie werden parametri-
siert durch die Annahme, da� die Entrainment-Prozesse in einer im Modell nicht
aufgel�osten Schicht der Dicke � ablaufen, die durch eine mittlere Temperatur T �

und einen mittleren Salzgehalt S� beschrieben wird, wobei die Mittelwerte aus

T � =
1

�

�hDZ
�hD��

T (z)dz = Tb + (Tb � TD)
dT
�

�
e
� �
dT � 1

�
(2.42)

S� =
1

�

�hDZ
�hD��

S(z)dz = Sb + (Sb � SD)
dS
�

�
e
� �
dS � 1

�
(2.43)

bestimmt werden. Die Entrainment-Fl�usse sind dann11

BT = went(T
� � TD) (2.44)

BS = went(S
� � SD): (2.45)

2.6.4 Prognostische Bestimmung der Deckschichttiefe

Die �Anderung der Deckschichttiefe ist durch die Entrainment-Geschwindigkeit
went und die Auftriebsgeschwindigkeit wup gegeben:

_hD = went � wup (2.46)

Die Bestimmung der Vertiefungsrate went der Deckschicht basiert nach Niiler
und Kraus (1977) auf einer Bilanz der potentiellen Energie:

_K � � = _Epot (2.47)

Hierbei bezeichnet _K die Erzeugung turbulenter kinetischer Energie durch Wind-
schub und Eisbewegung an der Ober
�ache der Deckschicht. � beschreibt die tie-
fenabh�angige Dissipation, und

_Epot =
hD
2
g (B� �Q�) (2.48)

ist die zeitliche �Anderung der potentiellen Energie durch die Dichte�anderungen
Q� und B�, die mit den Fl�ussen von Salz und W�arme an der Ober
�ache bzw. an
der Basis der Deckschicht verbunden sind:

Q� = �SQS � �TQT (2.49)

B� = �SBS � �TBT ; (2.50)

11Das Kraus-Turner-Modell (Niiler und Kraus, 1977) enth�alt formal identische Gleichungen,
in denen aber nicht die mittlere Temperatur T � und der mittlere Salgehalt S� innerhalb einer
Einmischungszone, sondern die Temperatur Tb und der Salzgehalt Sb des tiefen Ozeans ein-
gesetzt werden. Bei gleicher Entrainmentrate �ubersch�atzt das Kraus-Turner-Modell daher die
Entrainment-Fl�usse von Salz und W�arme.
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wobei �S und �T die Entwicklungskoe�zienten der Dichte bez�uglich Salz und
Temperatur bezeichnen. g ist die Gravitationsbeschleunigung, und die Formulie-
rung mit hD=2 ist Ausdruck der Tatsache, da� der Schwerpunkt der Deckschicht
bei homogener Dichte gerade in ihrer Mitte liegt.

Durch Kombinieren von (2.47) mit (2.48) und Einsetzen von (2.44), (2.45),
(2.49) und (2.50) folgt f�ur die Vertiefungsrate der Deckschicht:

went =
2 _K D1 + g hD Q�D2

g hD��
; (2.51)

wobei
�� = �S(S

� � SD)� �T (T
� � TD) (2.52)

die Dichtedi�erenz zwischen Deckschicht und Entrainment-Zone angibt. Der er-
ste Summand im Z�ahler von Gleichung (2.51) beschreibt den Beitrag des Wind-
schubs, der zweite den der Konvektion.D1 undD2 bezeichnen die tiefenabh�angige
Dissipation der mechanisch bzw. konvektiv eingetragenen turbulenten kinetischen
Energie:

D1 = exp(�hD=hw)

D2 = exp(�hD=hc) f�ur Q > 0
D2 = 1 f�ur Q < 0

Die Skalentiefen der Dissipation hw und hc wurden zusammen mit der tur-
bulenten L�angenskala � durch Anpassung an Salzgehaltspro�le bestimmt, die
w�ahrend des Artic Ice Dynamics Joint Experiment (AIDJEX) im Verlaufe eines
Jahres beobachtet worden waren. Ihre Werte sind (Lemke, 1987):

hw = 7 m
hc = 50 m
� = 8 m

Um bei schwach stabiler Schichtung des Ozeans tiefe Konvektion zuzulassen,
wird die Dissipation konvektiver Energie nach oben begrenzt: F�ur hD > hc wird
D2 = exp(�1) angesetzt.

Die Beziehung (2.51) gilt nur, solange der Z�ahler positiv ist, also nur f�ur die
Vertiefung der Deckschicht. W�ahrend der Sommerperiode wird die Deckschicht
auch in polaren Regionen jedoch so stark erw�armt, da� die durch Windschub
erzeugte turbulente kinetische Energie nicht ausreicht, um den stabilisierenden
E�ekt der durch Erw�armung und S�u�wasser
u�12 reduzierten Dichte zu kompen-
sieren. W�ahrend dieser Zeit zieht sich die Deckschicht auf die Gleichgewichtstiefe

12Der Eintrag von S�u�wasser beim Schmelzen von Meereis ist Teil der Kopplung zwischen
Meereis- und Deckschichtmodell und wird in Abschnitt 2.6.6 behandelt.
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~h zur�uck, die diagnostisch durch die Monin-Obukhov-L�ange13 gegeben ist. Ihren
Wert erh�alt man, indem man in Gleichung (2.51) went = 0 einsetzt:

~h = �
2 _KD1

g Q�

(2.53)

Um numerischeOszillationen der Deckschichttiefe w�ahrend der R�uckzugsphase zu
verhindern, wird _hD in diesem Fall soweit reduziert, da� der Wert von ~h innerhalb
von zehn Tagen erreicht wird.

�Anderungen der Temperatur und des Salzgehalts der Deckschicht w�ahrend
der R�uckzugsphase werden mit Hilfe von (2.40) und (2.41) bestimmt, indem die
Entrainment-Fl�usse BT und BS gleich Null gesetzt werden.

2.6.5 Bestimmung der Skalentiefen

Die Skalentiefen der Exponentialpro�le f�ur Temperatur und Salzgehalt in der
Pyknokline lassen sich aus den Gleichungen (2.36) und (2.37) f�ur W�arme- und
Salzinhalt der Wassers�aule durch Einsetzen der aktuellen Werte f�ur HT , TD und
hD bzw. HS , SD und hD gem�a�

dT =
HT � Tbhb
TD � Tb

� hD (2.54)

dS =
HS � Sbhb
SD � Sb

� hD (2.55)

bestimmen.14

Um die Di�usion im Falle gro�er Temperatur- und Salzgradienten zu ber�uck-
sichtigen, werden dS; dT = 5 m als minimale Werte f�ur die Skalentiefe der Expo-
nentialpro�le gesetzt.

Bei sehr kleinen Temperatur- bzw. Salzgehaltsdi�erenzen zwischen der Deck-
schicht und dem tiefen Ozean ist die Berechnung der Skalentiefen dS und dT mit
den Beziehungen (2.54) und (2.55) nicht m�oglich, da in diesem Fall der Quotient
auf der rechten Seite der Gleichungen singul�ar wird. W�ahrend dies beim Salz-
gehalt im Bereich des Weddellmeeres im allgemeinen nicht eintritt, erreicht der
Jahresgang der Deckschichttemperatur TD in fast allen Regionen des Modells die

13Die Monin-Obukhov-L�ange beschreibt die vertikale Ausdehnung von Konvektionsprozessen
innerhalb einer atmosph�arischen oder ozeanischen Grenzschicht.

14Zwar lassen sich auch explizit prognostische Gleichungen f�ur die Skalentiefen formulieren
(Lemke, 1987), doch erfolgt die Berechnung im Modell in der beschriebenen Form. Die Bezie-
hungen (2.54) und (2.55) sind zwar diagnostische Gleichungen, dT und dS h�angen aber von
der zeitlichen Entwicklung des W�arme- und Salzgehalts ab und sind somit selbst prognostische
Variablen.
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Temperatur Tb des tiefen Ozeans. W�ahrend dieser Zeit wird die �Anderung der
Skalentiefe aus der �Anderung der Deckschichttiefe bestimmt:

_dT = � _hD (2.56)

Die Deckschichttemperatur wird dann unter Ausnutzung der W�armeerhaltung
aus

TD =
HT � Tbhb
hd + dT

+ Tb (2.57)

berechnet. F�ur den Salzgehalt gilt die analoge Beziehung

SD =
HS � Sbhb
hd + dS

+ Sb: (2.58)

2.6.6 Kopplung mit dem Eismodell

Das Modell der ozeanischen Deckschicht wird durch die imMeereismodell berech-
neten Fl�usse von Salz, W�arme und turbulenter kinetischer Energie angetrieben.
Bei gegebenen Randbedingungen an der unteren Grenze des Deckschichtmodells
(z = �hb) wird daraus die zeitliche Entwicklung der Modellvariablen bestimmt
und die Gr�o�e des ozeanischen W�arme
usses an das Meereismodell �ubergeben.

Die Erzeugung turbulenter kinetischer Energie K wird gem�a�

_K = CW j~uj3 cos 
 (2.59)

aus der Eisdriftgeschwindigkeit ~u berechnet. Der Reibungskoe�zient CW = 0:005
und der Reibungsdrehwinkel 
 = 24� wurden aus Daten des AIDJEX-
Experimentes bestimmt (McPhee und Smith, 1976; Lemke und Manley, 1984).

Der Ober
�achen-Salz
u� QS ergibt sich aus dem Netto-S�u�wasser
u� F und
aus der thermodynamischen �Anderung des Eisvolumens:

QS = (SD � Si)
�i
�w

 
@h

@t

!
th

� FSD (2.60)

Neben der Di�erenz zwischen Niederschlag und Verdunstung im unbedeckten
Teil der Gitterzelle enth�alt F auch den S�u�wasser
u� aus dem Schmelzen der im
eisbedeckten Teil vorhandenen Schneeau
age. Si ist der Salzgehalt des Meereises,
der mit 5 psu angenommen wird. �i und �w bezeichnen die Dichten von Meereis
bzw. Meerwasser.

Die thermodynamische �Anderung des Eisvolumens wird durch den at-
mosph�arischen W�arme
u� Qa (Gleichung 2.4) und den Entrainment-W�arme
u�
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BT (Gleichung 2.44) bestimmt. Damit l�a�t sich die Gleichung (2.60) umschreiben
zu:

QS = (SD � Si)
�i
�w

 
Qa

�iLi

� c
T � � TD
�iLi

went

!
� FSD (2.61)

Hierbei ist Li = 3:34 � 105J=kg die Schmelzw�arme des Meereises und
c = 4:2 � 106JK�1m�3 die spezi�sche W�armekapazit�at des Wassers.

Solange die Gitterzelle Eis enth�alt, wird die DeckschichttemperaturTD amGe-
frierpunkt f�ur Meerwasser festgehalten. Wie sich aus Gleichung (2.40) mit _TD = 0
ablesen l�a�t, geht f�ur diesen Fall der Entrainment-W�arme
u�BT nach Gleichung
(2.44) unmittelbar in die Grenz
�ache zwischen Deckschicht und Meereis �uber, so
da�

QT = �BT = �(T � � TD)went (2.62)

ist. Damit enth�alt der Dichte
u� Q� nach Gleichung (2.49) zwei Terme, die pro-
portional zur Entrainment-Geschwindigkeit went sind. Um dies zu ber�ucksichti-
gen, wird f�ur den Fall einer (mindestens teilweise) eisbedeckten Gitterzelle Glei-
chung (2.51) neu formuliert:

went =
2 _KD1 + g hDQ

�
�D2

g hD (��+���)
; (2.63)

wobei

��� =

 
�S c (SD � Si)

�wLi

� �T

!
(T � � TD); (2.64)

Q� =
�S (SD � Si)Qa

�wLi

� �S F SD: (2.65)

Bei o�enem Ozean (h = 0 in der Gitterzelle) wird die Entrainment-
Geschwindigkeit aus Gleichung (2.51) bestimmt. Der Ober
�achen-W�arme
u� QT

ist dann identisch mit dem Nettoenergieeintrag (2.4) aus der Atmosph�are, und
der Ober
�achen-Salz
u� QS enth�alt nur die Di�erenz zwischen Niederschlag und
Verdunstung.

Die Eisbewegung erzeugt Regionen mit positiver und mit negativer j�ahrlicher
Nettogefrierrate. Um zu verhindern, da� der Salzgehalt der Deckschicht in diesen
Regionen unbegrenzt w�achst bzw. sinkt, wird SD mittels einer Newton-Kopplung
mit einer Zeitskala von 300 Tagen auf den im Gebiet des Weddellmeeres typi-
schen Wert von 33.8 psu zur�uckgezogen. Auf diese Weise wird der E�ekt der
horizontalen Advektion im Ozean, die im eindimensionalen Deckschichtmodell
nicht enthalten ist, parametrisiert.

Der an das Meereismodell zur�uckgegebene ozeanische W�arme
u� Qo folgt wie
beschrieben aus Gleichung (2.40) mit der Annahme, da� die Deckschichttempe-
ratur am Gefrierpunkt von Meerwasser bleibt, solange Eis den Ozean bedeckt, so



KAPITEL 2. PHYSIK DES MEEREISMODELLS 31

da� _TD = 0 ist:
QT = �BT = �(T � � TD)went (2.66)

ist der W�arme
u� an der Deckschichtober
�ache, also an der Grenze zwischen
Ozean und Eis. Dieser ist nach Angleichung der Dimensionen15 bis auf das Vor-
zeichen identisch mit dem in die Thermodynamik des Meereismodells eingehenden
ozeanischen W�arme
u�:

Qo = �cQT = c(T � � TD)went (2.67)

Die beschriebene Kopplung erlaubt im Zusammenhang mit den in Abschnitt
2.6.2 dargestellten Vertikalpro�len f�ur Temperatur und Salzgehalt bereits die Be-
schreibung elementarer Wechselwirkungen zwischen Meereis und Deckschicht:

Wenn sich die Deckschicht im Winter durch starke Winde oder thermohaline
Konvektion vertieft, wird w�armeres Wasser aus der Sprungschicht in die Deck-
schicht eingemischt. Dieser vertikale ozeanische W�arme
u� schmilzt einen Teil
des Meereises. Der hierbei entstehende S�u�wasser
u� stabilisiert die Schichtung
und verringert die Vertiefungsrate.

Falls der Ozean w�ahrend der Entrainmentphase aber noch nicht mit Eis be-
deckt ist, wird die W�arme an die Atmosph�are abgegeben. Das ebenfalls einge-
mischte Salz bleibt aber in der Deckschicht enthalten, verringert die Stabilit�at
und kann so zu weiterem Entrainment f�uhren. Bei gen�ugend gro�er Entrainment-
rate kann der ozeanische W�arme
u� gro� genug sein, um die Eisbildung trotz
winterlich kalter Atmosph�are zu verhindern { eine Polynja entsteht.

2.7 Rand- und Anfangsbedingungen

2.7.1 Modellantrieb

Die r�aumlich und zeitlich variablen Randbedingungen bilden den Antrieb des Mo-
dells, der die r�aumliche und zeitliche Entwicklung der prognostischen Variablen
bestimmt:

Atmosph�are

Die in die Windschubspannung (Gleichung 2.23) und in die Berechnung der Fl�usse
sensibler und latenter W�arme (Gleichungen 2.8, 2.9) eingehende Windgeschwin-

15In den Gleichungen des Deckschichtmodells hat der W�armeinhalt die Dimension Km und
der W�armestrom die Einheit Kms�1. In den Gleichungen des Meereismodells dagegen hat der
W�armestromdie EinheitWm�2. Durch Multiplikationmit der spezi�schen W�armekapazit�at des
Wassers (c = 4:2�106JK�1m�3) lassen sich die W�arme
�usse des Deckschichtmodells hinsichtlich
ihrer Dimension in die des Meereismodells �uberf�uhren.
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digkeit in 10 m H�ohe ist den globalen Analysen des Europ�aischen Zentrums f�ur
mittelfristige Wettervorhersagen (ECMWF) entnommen. Die in sechsst�undigen
Intervallen f�ur die Jahre 1986-1992 vorliegenden Daten wurden �uber 24 Stunden
gemittelt und auf das Modellgitter interpoliert.16

Die Luft- und Taupunktstemperaturen aus den Analysen des ECMWF weisen
�uber eisbedeckten Gebieten keinen realistischen Verlauf auf.17 Als Modellantrieb
wird daher ein modi�ziertes Temperaturfeld verwendet, wobei die t�aglichen Daten
aus korrigierten quasiklimatologischen Monatsmitteln der Jahre 1986 bis 1992
interpoliert werden. Synoptische und interannuale Variabilit�aten sind in diesem
Antrieb nicht enthalten.

Die in den Flu� latenter W�arme eingehende spezi�sche Feuchte qa der Luft
in 2 m H�ohe wird nach Parkinson und Washington (1979) aus der Taupunkt-
stemperatur in 2 m H�ohe mittels einer empirischen Gleichung von Murray (1967)
berechnet. Die spezi�sche Feuchte qs unmittelbar �uber der Eis- oder Wasserober-

�ache folgt durch Einsetzen der Ober
�achentemperatur aus der gleichen Formel,
wobei angenommen wird, da� die Luft unmittelbar �uber der Ober
�ache dieselbe
Temperatur wie die Ober
�ache selbst besitzt und vollst�andig mit Wasserdampf
ges�attigt ist.

Der in die Strahlungsbilanz eingehende, r�aumlich und zeitlich variable
Bew�olkungsgrad AC wird f�ur den t�aglichen Antrieb aus klimatologischenMonats-
mitteln des International Satellite Cloud Climatology Program (ISCCP; Rossow
et al., 1991) interpoliert.

Die Niederschlagsrate, die im eisbedeckten Teil der Gitterzelle in die Bilanz
f�ur die Schneeau
age und im unbedeckten Teil in den S�u�wasser
u� in die Deck-
schicht eingeht, wird zeitlich und r�aumlich konstant mit 35 cm Fl�ussigwasser pro
Jahr vorgeschrieben (Parkinson und Washington, 1979).

Ozean

Die zeitlich konstant vorgegebene geostrophische Ozeanstr�omung ~uw, die die
r�aumliche Struktur des Weddellwirbels wiedergibt, wird nach Simulationsergeb-
nissen von Kottmeier und Sellmann (1996) sowie Ross (1996) beschrieben. Aus
diesem Str�omungsfeld wird die in die Impulsbilanz eingehende Neigung der Ozea-
nober
�ache mittels

rH = �
f

g
~k � ~uw (2.68)

abgeleitet.

16Die Adaption der Antriebsdatens�atze an die Bed�urfnisse der Modellnumerik wurde von
W. Cohrs, H. Fischer, M. Harder, C. Lichey und M. Kreyscher durchgef�uhrt.

17Die M�angel dieses Datensatzes wurden von Fischer und Lemke (1994) sowie Kottmeier und
Sellmann (1995) f�ur die Antarktis und von Harder (1996) f�ur die Arktis ausf�uhrlich beschrieben.
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Temperatur und Salzgehalt am unteren Rand des Deckschichtmodells werden
nach Olbers et al. (1992) r�aumlich variabel, aber zeitlich konstant vorgeschrieben.

2.7.2 R�ander des Modellgebiets

An den Punkten des Modellgitters, die auf dem antarktischen Kontinent (ein-
schlie�lich Schelfeis
�achen) liegen, wird f�ur die prognostischen Variablen des Mo-
dells und die Eisdriftgeschwindigkeit der Wert 0 vorgeschrieben. An den durch
den Ozean verlaufenden Grenzen des Modellgebiets ist freier Ein- und Ausstrom
von Eis m�oglich (Hibler, 1979), wobei die Gr�o�e des einstr�omenden Eisvolumens
aus dem Mittelwert der umgebenden ozeanischen Gitterpunkte bestimmt wird.

2.7.3 Anfangsbedingungen

Die Anfangsbedingungen f�ur jede Integration werden aus einer �uber sieben Jah-
re integrierten Standardsimulation entnommen, die wiederummit einem eisfreien
Ozean initialisiert wurde. Ausgehend von den Prognosen des letzten Integrations-
tages werden die r�aumlichen Verteilungen der Modellvariablen h, hs und A sowie
der prognostischen Variablen des Deckschichtmodells (Deckschichttiefe, Tempe-
ratur und Salzgehalt der Deckschicht, Skalentiefen) vorgeschrieben.



Kapitel 3

Modellerweiterung:

Diagnostische Bestimmung der

ozeanischen

Auftriebsgeschwindigkeit

3.1 Theorie des Ekman-Pumpens

Um die in der Einf�uhrung erw�ahnten E�ekte eines zyklonalen Windsystems
m�oglichst vollst�andig zu beschreiben, wurde das Modell f�ur die ozeanische Deck-
schicht dahingehend erweitert, da� die Auftriebsgeschwindigkeit, die bisher mit
einem konstanten Wert vorgegeben worden war, diagnostisch aus dem als An-
trieb vorgegebenen Windfeld bestimmt werden kann. Hierbei wird die Theorie
des Ekman-Pumpens zugrunde gelegt:

Unter der Voraussetzung eines r�aumlich inhomogenen Windfelds ist auch die
durch das Windfeld ausge�ubte Schubspannung und der resultierende horizontale
Ekman-Transport1 inhomogen verteilt, so da� in der ozeanischen wie auch in
der atmosph�arischen Grenzschicht Bereiche mit konvergentem und solche mit
divergentem Ekman-Transport entstehen. Bei Inkompressibilit�at des Fluids mu�
diese Divergenz durch vertikale Transporte ausgeglichen werden.

Mit diesem sogenannten ,,Ekman-Pumpen" lassen sich durch die gro�r�aumi-
ge Atmosph�arenzirkulation angetriebene (auch k�ustennahe) Auftriebsgebiete im
Ozean ebenso beschreiben wie mesoskalige Prozesse unter dem Ein
u� zykloni-
scher Windsysteme (Abb. 1.1).

Die Gr�o�e der Vertikalgeschwindigkeit we direkt unterhalb der Grenzschicht

1Zur Theorie des Ekman-Transportes vgl. bspw. Gill (1982).
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kann bei Annahme konstanter Dichte � des Fluids aus der Kontinuit�atsgleichung

@u

@x
+
@v

@y
+
@w

@z
= 0 (3.1)

abgeleitet werden: Integration �uber die Grenzschicht in z-Richtung f�uhrt mit

w = 0 an der Ober
�ache (3.2)

zu
@Ue

@x
+
@Ve
@y

� we = 0; (3.3)

wobei Ue und Ve die horizontalen Ekman-Transporte in x- bzw. y-Richtung be-
zeichnen, die sich im station�aren Fall mittels

��fVe = �x (3.4)

�fUe = �y (3.5)

(Gill, 1982) durch die Komponenten �x, �y der Windschubspannung ausdr�ucken
lassen, so da� f�ur die Auftriebsgeschwindigkeit we folgt:

�we =
@

@x

 
�y
f

!
�

@

@y

 
�x
f

!
(3.6)

Bei kleinen r�aumlichen �Anderungen des Coriolisparameters f ist die Auftriebs-
geschwindigkeit we also proportional zur Rotation des Vektorfeldes ~� = (�x; �y).

Die Beziehung (3.6) gilt mit der Schubspannung ~� = (�x; �y) auch f�ur den
Vertikaltransport in der Atmosph�are. Die Vertikalgeschwindigkeiten in Ozean
und Atmosph�are haben dasselbe Vorzeichen, so da� ein �uber dem Ozean gele-
genes Tiefdruckgebiet eine Aufw�artsbewegung sowohl im Ozean als auch in der
Atmosph�are erzeugt (Abb. 1.1).

Bei der Berechnung der Vertikalgeschwindigkeit im Ozean beschreibt das Vek-
torfeld ~�(x; y) den Impulseintrag in die ozeanische Deckschicht. Dieser wird durch
eventuell vorhandenes Meereis modi�ziert: Interne Kr�afte beein
ussen die Mee-
reisdrift und ver�andern so den Impulseintrag in die Deckschicht. Daher wird f�ur
(�x; �y) nicht unmittelbar der Windschub ~�a = (�ax; �ay) an der Grenz
�ache zwi-
schen Atmosph�are und Eis gem�a� Gleichung (2.23) eingesetzt, sondern

~� = ~�a + ~F; (3.7)

wobei ~F die internen Kr�afte im Eis bezeichnet.

Wie alle Kr�afte ist die Windschubspannung an den Vektorpunkten de�niert,
die thermodynamischen Variablen und somit auch die Variablen des Deckschicht-
modells dagegen an den Skalarpunkten. Zur Berechnung der Ableitungen in Glei-
chung (3.6) werden die Schubspannungen daher auf die Punkte eines C-Gitters
interpoliert.
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3.2 Resultate

Abb. 3.1 zeigt das 10m-Windfeld und die Verteilung der Vertikalgeschwindigkei-
ten in einer typischen Sommersituation. Auf den ersten Blick scheinen die hohen
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Abbildung 3.1: Die Verteilung der diagnostisch aus dem 10 m-Windfeld bestimm-

ten ozeanischen Auftriebsgeschwindigkeit in einer typischen Sommersituation.

Vertikalgeschwindigkeiten an den k�ustennahen Gitterpunkten ein Artefakt des
Modells zu sein, da sie vom Betrag her die Vertikalgeschwindigkeiten im zentra-
len Weddellmeer um den Faktor 2 bis 5 �ubertre�en. Das Gegenteil ist der Fall: In
K�ustenregionen �andert sich der Ekman-Transport auf weitaus k�urzeren r�aumli-
chen Skalen als im o�enen Ozean. Innerhalb einer Entfernung von der Gr�o�e des
internen Rossby-Radius (etwa 30 km) nimmt der horizontale Ekman-Transport
den Wert 0 an, so da� selbst Vertikalgeschwindigkeiten von 5 m/d nicht unreali-
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stisch sind (Gill, 1982). Im o�enen Ozean wird dieselbe �Anderung auf Skalen von
1000 - 3000 km beobachtet, so da� k�ustennahe Vertikalgeschwindigkeiten 30 bis
100 mal gr�o�er sind als der Auftrieb im tiefen Ozean.

Als typische Vertikalgeschwindigkeit im Bereich von Tiefdruckgebieten wird
vom Modell 1,2 m/d prognostiziert. Bei Annahme einer Temperaturdi�erenz zwi-
schen der Deckschicht und dem tiefen Ozean von 1�C, was mit Ausnahme ei-
ner kurzen Periode im Sommer in weiten Teilen des Modellgebiets typisch ist,
folgt aus dieser Vertikalgeschwindigkeit ein Entrainment-W�arme
u� von rund 55
W/m2 { allerdings nur, sofern die mit dem Auftrieb verbundene Anhebung der
Sprungschicht sofort durch Entrainment-Prozesse ausgeglichen wird, was meist
nicht der Fall ist.

Beim Vergleich mit einer Integration mit der bisher im Modell enthaltenen
konstanten Auftriebsrate von 2.6 cm/d (Abb. 3.2) wird sichtbar, da� die Aus-
wirkungen des diagnostischen Auftriebs auf die Modellprognosen zun�achst gering
sind. Die mittlere Auftriebsrate steigt auf 12.3 cm/d, der mittlere Entrainment-
W�arme
u� am betrachteten Punkt von 2.5 auf 3.7 W/m2. Auswirkungen auf die
Eisdecke bleiben daher lokal und zeitlich begrenzt.

Die Quasi-Zyklostationarit�at der Deckschichttiefe bleibt erhalten, und zwar
auch bei einer Integration �uber 28 Modelljahre, in der das ECMWF-Windfeld
der Jahre 1986 bis 1992 viermal wiederholt wird.

Mit Ausnahme der Modell�aufe zu Abschnitt 4.2 wurden alle in dieser Arbeit
betrachteten Integrationen mit der beschriebenen diagnostischen Bestimmung der
ozeanischen Auftriebsgeschwindigkeit durchgef�uhrt.
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Abbildung 3.2: Jahresg�ange von Auftriebsgeschwindigkeit, Entrainment-Rate,
Deckschichttiefe, ozeanischem W�arme
u� und Eisdicke an einem Modellpunkt
bei (0�, 67�S) f�ur diagnostische (durchgezogene Linie) und konstante (gepunktet)
Auftriebsgeschwindigkeit. Der gegen�uber der Integration mit konstantem Auf-
trieb h�ohere Entrainment-W�arme
u� im dritten Integrationsjahr entsteht durch
eine geringere Skalentiefe im Temperaturpro�l der Sprungschicht.



Kapitel 4

Physikalische Prozesse bei der

Enstehung einer Polynja

4.1 Entstehung einer Polynja durch kurzzeitig

erh�ohten Auftrieb

Um eine Pr�akonditionierung der ozeanischen Deckschicht durch Anhebung der
Pyknokline und Einmischung von warmem, salzhaltigem Tiefenwasser zu simu-
lieren, wurde ab dem 52. Integrationstag (21. Februar) auf einer Fl�ache von rund
300 000 km2 (66 Gitterpunkte, vgl. Bild 2.1) �uber einen Zeitraum von 50 Tagen
die ozeanische Auftriebsgeschwindigkeit auf 1.3 m/d und gleichzeitig die Tem-
peratur des tiefen Ozeans von 0.7 �C auf 1.7 �C erh�oht. Der so gew�ahlte Wert
der Auftriebsgeschwindigkeit entspricht etwa dem zehnfachen der mittleren Auf-
triebsgeschwindigkeit im Standardlauf (Kapitel 3).

Der Zeitraum der St�orung deckt sich mit dem Beginn der winterlichen
Deckschicht-Vertiefung; zum Zeitpunkt ihrer Initialisierung ist die Deckschicht
im Innern des St�orungsgebietes 24 m tief.

Bild 4.1 zeigt die Reaktion des Systems imVergleich zu einer ansonsten identi-
schen Integration ohne St�orung. W�ahrend des Zeitraumes mit konstant erh�ohtem
Auftrieb wird warmes, salzhaltiges Tiefenwasser in die gegen�uber dem Standard-
lauf 
achere Deckschicht eingemischt. Mit dem Einsetzen der Eisbildung (Inte-
grationstag 96) steigt der Deckschicht-Salzgehalt sprunghaft weiter an, wodurch
die Stabilit�at der ozeanischen Schichtung soweit reduziert wird, da� sich die Deck-
schicht in den folgenden 60 Tagen bis �uber 500 m vertieft. Der damit verbundene
Entrainment-W�arme
u�1 von bis zu 500 W/m2 schmilzt das bereits gebildete Eis

1Als maximaler ozeanischer W�arme
u� wird hier und im folgenden nicht das absolute Ma-
ximum angegeben, das i.a. nur an einem einzelnen Integrationstag erreicht wird, sondern ein
typisches Maximum w�ahrend der Entrainment-Phase.

39
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Abbildung 4.1: Die zeitliche Entwicklung der Polynja
�ache sowie der Eisdicke,
des Deckschicht-Salzgehalts, der Deckschichttiefe und der ozeanischen Auftriebs-
geschwindigkeit im Zentrum der Polynja in einer Integration mit vor�ubergehend
erh�ohtem Auftrieb (durchgezogene Linie) im Vergleich zum Standardlauf (ge-
punktet).
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Abbildung 4.2: Die Eiskonzentration und die mittlere Drift im Juli des ersten
Integrationsjahres. Die St�orung wurde durch vor�ubergehend erh�ohten Auftrieb
von warmem, salzhaltigem Tiefenwasser initialisiert. Die Eisdrift folgt weitgehend
dem mittleren ECMWF-Bodenwindfeld. Nur jeder zweite Vektor des Driftfelds
ist dargestellt.
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und verhindert w�ahrend der gesamten Gefrierphase die thermodynamische Eis-
bildung. Es entsteht eine vollst�andig von Eis umgebene Polynja von 250 000 km2

Ausdehnung.

W�ahrend des Winters schrumpft die Fl�ache der simulierten Polynja auf rund
ein Drittel ihrer urspr�unglichen Gr�o�e. Im Modell ist dies eine Folge der Ad-
vektion: Das t�aglich variable Windfeld sorgt daf�ur, da� von verschiedenen Sei-
ten Eis in die Gitterzelle transportiert wird (Abb. 4.2). Dieses wird zun�achst
noch geschmolzen; der damit verbundene Frischwasser
u� stabilisiert aber die
ozeanische Schichtung, so da� die Dichtekonvektion unterdr�uckt und der erh�ohte
Entrainment-W�arme
u� unterbrochen wird. Weiteres in die Gitterzelle advehier-
tes Meereis kann dann nicht mehr geschmolzen werden. Wenn die Nettoenergie-
bilanz an der Ober
�ache zu diesem Zeitpunkt weiter negativ ist, wird auch der
W�armeverlust an die Atmosph�are nicht mehr durch Entrainment ausgeglichen,
so da� zus�atzlich Neueis gefriert. Auf diese Weise schiebt sich die Eiskante in die
Polynja hinein.

Dies steht nicht in Einklang mit den Beobachtungen, nach denen sich die Aus-
dehnung der Polynja in den Monaten Juli bis Dezember sogar noch vergr�o�erte
(Zwally et al., 1981). Zudem hielt sich die beobachtete Weddell-Polynja �uber drei
aufeinanderfolgende Winter, w�ahrend sich die Polynja
�ache der numerischen Si-
mulation im Juli des zweiten Integrationswinters schlie�t (Abb. 4.1): Der zu Be-
ginn des zweiten Winters noch erh�ohte Salzgehalt der Deckschicht f�uhrt zwar
zu einer verst�arkten Deckschichtvertiefung; der damit verbundene Entrainment-
W�arme
u� verz�ogert aber nur die Abk�uhlung der Deckschicht auf den Gefrier-
punkt, so da� die Eisbildung 40 Tage sp�ater als im Referenzlauf einsetzt. Nach
f�unf Integrationsjahren nimmt das System wieder weitgehend den Jahresgang des
Standardlaufs an.

Au��allig ist die gegen�uber dem Standardlauf fr�uher einsetzende Eisbildung
im ersten Integrationswinter. Dies ist darauf zur�uckzuf�uhren, da� der erh�ohte
Auftrieb nicht sofort durch eine erh�ohte Entrainment-Rate kompensiert wird
und folglich nicht zu erh�ohtem ozeanischen W�arme
u� in die Deckschicht, wohl
aber zu einer Reduzierung der Deckschichttiefe gegen�uber dem Standardlauf
f�uhrt. Dementsprechend ist auch der W�armeinhalt der Deckschicht reduziert, so
da� der (unver�anderte) negative atmosph�arische W�arme
u� zu einer schnelleren
Abk�uhlung der Deckschicht und folglich zu einer vorgezogenen Eisbildung f�uhrt.

Entscheidend f�ur die Wirkung des erh�ohten Auftriebs ist der Zustand der
ozeanischen Deckschicht im Zeitraum seines Auftretens. Nur wenn die Deck-
schichttiefe gering ist, w�achst die Dichte bei der Einmischung von salzhaltigem
Tiefenwasser so stark, da� durch den W�armeverlust an die Atmosph�are tiefe Kon-
vektion in Gang gesetzt werden kann. Diese bereits von Martinson et al. (1981)
getro�ene Feststellung wird durch einen Vergleich verschiedener Integrationen des
Meereismodells best�atigt, bei denen die jeweils unver�anderte St�orung zu unter-
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schiedlichen Zeitpunkten zwischen dem 28. Februar und dem 2. Juni eingeschaltet
wird, so da� Deckschichttiefen zwischen 15 und 70 m vorliegen.

Am 2. Juni hat sich in der betrachteten Region bereits im Mittel 80 cm dickes
Meereis gebildet. Wird die St�orung zu diesem Zeitpunkt eingeschaltet, so f�uhrt
der ozeanische W�arme
u� von bis zu 300 W/m2 zwar noch zu einem Schmelzen
der Eisdecke; die o�ene Fl�ache ist aber um rund 30 % kleiner und schlie�t sich
bereits im Laufe des ersten Winters.

In allen Integrationen wird die ozeanische Schichtung erst mit dem zus�atzli-
chen Salzeintrag durch die beginnende Eisbildung soweit destabilisiert, da� die
Entrainment-Rate und mit ihr der ozeanische W�arme
u� gegen�uber dem Stan-
dardlauf signi�kant ansteigen.

Wesentlich ist aber, da� sich zu Beginn der St�orung noch keine kompakte
Eisdecke gebildet hat, denn wenn bereits der mit dem erh�ohten Auftrieb verbun-
dene W�arme
u� zum Schmelzen von Meereis f�uhrt, wird der ebenfalls mit dem
Auftrieb verbundene Salz
u� durch den Eintrag von Frischwasser kompensiert.
In diesem Falle bleibt die ozeanische Schichtung stabil, und es kommt zu keiner
anomalen Vertiefung der Deckschicht.

4.2 Entstehung einer Polynja durch konstant

erh�ohten Auftrieb

Wie in der Einleitung und in Abschnitt 3.1 beschrieben, f�uhrt ein zyklonales
Windfeld zu erh�ohten Vertikalgeschwindigkeiten im Ozean. Der damit verbun-
dene Auftrieb von warmem Tiefenwasser erw�armt die Deckschicht und kann so
die Bildung von Meereis verhindern. In einer Reihe von Experimenten mit dem
Meereis-Deckschicht-Modell wird untersucht, wie gro� der Auftrieb sein mu�, um
eine Polynja in der beobachteten Form zu erzeugen.

Hierzu wird an den in Bild 2.1 gekennzeichneten Gitterpunkten der ozeanische
Auftrieb, der hier im Referenzlauf r�aumlich und zeitlich konstant auf 3�10�7 m/s,
entsprechend 2.6 cm/d, gesetzt ist, in verschiedenenModell�aufen jeweils konstant
um den Faktor 10, 20 bzw. 50 erh�oht.2

Schon bei einer Erh�ohung der Auftriebsgeschwindigkeit um den Faktor 10 auf
26 cm/d bilden sich in einigen Jahren Polynjas, die aber in keinemFall den gesam-

2Bei einer mittleren Windgeschwindigkeit von 10 m/s kann dieser erh�ohte Auftrieb durch
ein zyklonales Windfeld mit einer Rotation von 1:75 �10�5s�1, 3:5 �10�5s�1 bzw. 8:75 �10�5s�1

(Gleichungen 3.6 und 2.23) erzeugt werden. Ein Vergleich mit den diagnostisch bestimmten
Vertikalgeschwindigkeiten in Bild 3.2 zeigt, da� diese Auftriebsraten nicht unrealistisch sind.
Ebenso m�oglich ist die Entstehung von Zellen und Gebieten mit erh�ohtem Auftrieb durch lokale
ozeanographische E�ekte, bspw. als Wirkung der Orographie.
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ten Winter �uberdauern (Abb. 4.3). Hier zeigt sich der Ein
u� der interannualen
Variationen des Windfeldes3: Im ersten Integrationsjahr ist keine nennenswerte
Reduzierung des Eisvolumens zu erkennen; erst im zweiten Integrationsjahr ent-
steht eine Polynja von 100 000 km2 Fl�ache. Der W�armeverlust an die Atmosph�are
erreicht in dieser Phase typische Werte von 400 W/m2 gegen�uber rund 30 W/m2

im Standardlauf.

Au��allig ist, da� die Eisdecke am Winteranfang kurzzeitig auf eine M�achtig-
keit von fast 50 cm w�achst. Hier spiegelt sich der schon in Abschnitt 4.1 beobach-
tete Mechanismus der Entstehung einer Polynja wieder: Erst der mit der begin-
nenden Eisbildung verbundene Salzaussto� destabilisiert die ozeanische Schich-
tung so weit, da� sich die Deckschicht besonders stark vertieft, hier bis zu einer
Tiefe von 360 m. Der damit verbundene Entrainment-W�arme
u� (typischerweise
zwischen 200 und 400 W/m2) schmilzt das gerade gebildete Eis und verhindert
dar�uber hinaus die weitere Eisbildung.

In den Winterperioden der folgenden Jahre ist eine Reduktion der Eism�achtig-
keit, aber keine vollst�andig von Eis umschlossene o�ene Wasser
�ache zu verzeich-
nen. W�ahrend dieser Zeit n�ahert sich die Deckschichttiefe wieder dem Jahresgang
des Standardlaufs an. Erst im Winter des sechsten Integrationsjahres (1991) ent-
steht erneut eine Polynja.

Dar�uber hinaus ist zu Beginn und Ende des Winters ab dem zweiten Integra-
tionsjahr die Bildung einer im Gegensatz zum Standardlauf unbedeckten Fl�ache
zu beobachten. Dies ist eine Folge der Eisdrift: Wenn im Gebiet der Polynja weni-
ger oder kein Eis gebildet wird, wird auch in die hinsichtlich der Eisdrift stromab
gelegenen Gebiete nord�ostlich der Polynja-Region weniger Eis tranportiert, so da�
w�ahrend der Gefrierphase der Aufbau der Eisdecke langsamer erfolgt. W�ahrend
der Schmelzperiode sorgt das verringerte Eisvolumen f�ur ein schnelleres Abtau-
en der Eisdecke, so da� in beiden Phasen Fl�achen entstehen, die im Gegensatz
zur Referenzsituation nicht mit Eis bedeckt sind und die erheblich gr�o�er als die
Fl�ache der eigentlichen Polynja sein k�onnen. Diese von Carsey (1980) als ,,Em-
bayment" bezeichneten Stadien sind auch bei der ,,Weddell-Polynja" der Jahre
1974 bis 1976 zu erkennen.

Bei einer lokalen Erh�ohung der Auftriebsgeschwindigkeit um den Faktor 20
bzw. 50 auf rund 50 cm/d bzw. 1.3 m/d wird in allen Integrationsjahren eine
deutliche Reduktion des Eisvolumens prognostiziert, aber erst bei 1.3 m/d Verti-
kalgeschwindigkeit entsteht in allen Winterperioden eine Polynja (Abb. 4.4). Ihre
Fl�ache von anfangs jeweils 200 000 km2 nimmt w�ahrend des Winters ab, da von
den R�andern her Eis in die Polynja transportiert wird.

3Das Windfeld ist die einzige Antriebsgr�o�e, die interannuale Variabilit�aten aufweist; die
�ubrigen Antriebsfelder werden f�ur die 7-Jahres-Integration zyklisch wiederholt (Abschnitt
2.7.1).
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Abbildung 4.3: Die zeitliche Entwicklung der Polynja
�ache sowie der Eisdicke,
der Deckschichttiefe, des ozeanischen und des atmosph�arischen W�arme
usses im
Zentrum des St�orungsgebietes f�ur sieben Integrationsjahre mit einer um den Fak-
tor 10 erh�ohten konstanten Auftriebsgeschwindigkeit (durchgezogene Linie) im
Vergleich zum Standardlauf (gepunktet).
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Abbildung 4.4: Die Entwicklung der Polynja
�ache sowie der Eisdicke, der Deck-
schichttiefe, des ozeanischen und des atmosph�arischen W�arme
usses im Zen-
trum des St�orungsgebietes f�ur sieben Integrationsjahre mit einer um den Fak-
tor 50 erh�ohten konstanten Auftriebsgeschwindigkeit (durchgezogene Linie) im
Vergleich zum Standardlauf (gepunktet).
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Zum Ende des Winters rei�t die Eisdecke um die Polynja von Nordosten her
auf, so da� sich die unbedeckte Fl�ache kurzzeitig stark vergr�o�ert; hier ist wieder
der schon beschriebene E�ekt der Advektion zu beobachten.



Kapitel 5

Das diagnostische

Atmosph�arenmodell

5.1 Einf�uhrung

Den folgenden Untersuchungen liegt die Vorstellung zugrunde, da� durch den im
Bereich einer Polynja erh�ohten Flu� sensibler und latenter W�arme ein vorgegebe-
ner Temperaturaufbau1 der Atmosph�are durch vertikale Auslenkung der Fl�achen
gleicher potentieller Temperatur modi�ziert wird. Das im folgenden beschriebene,
diagnostische Atmosph�arenmodell berechnet die Gr�o�e der Temperaturst�orung
und den resultierenden thermischen Wind.

Da dieser keine Information �uber synoptische Variabilit�aten enth�alt, wird der
als Antriebsfeld f�ur das Meereismodell dienende 10 m-Wind durch lineare �Uberla-
gerung des thermischen Windes mit dem vom ECMWF-Modell prognostizierten
Windfeld und anschlie�ende Ber�ucksichtigung der Ober
�achenreibung gebildet.

Insgesamt ist dies ein konzeptionell einfaches Modell, das aber die Betrach-
tung einer Reihe von dynamischen und thermodynamischen Wechselwirkungen
und R�uckkopplungen zwischen Meereis, ozeanischer Deckschicht und Atmosph�are
erm�oglicht.

5.2 Theoretische Grundlagen

Die diagnostische Berechnung der atmosph�arischen Antwort auf einen erh�ohten
W�arme
u� im Gebiet der Polynja st�utzt sich auf einen von Kottmeier und
Stuckenberg (1986) vorgestellten Ansatz zur Berechnung der atmosph�arischen

1Hier und im folgenden bezeichnet Temperatur im Zusammenhangmit der Atmosph�are stets
die potentielle Temperatur.

48
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Zirkulation �uber der Antarktis aus einem durch analytische Funktionen beschrie-
benen Temperaturfeld. Dieses Konzept ist eine Erweiterung der �Uberlegungen zur
quasi-geostrophischen Umstr�omung von Gebirgen (L�angenskala 500 { 1000 km)
von Smith (1979) und wurde f�ur die mit dem Meereismodell durchgef�uhrten Un-
tersuchungen geeignet modi�ziert.

Das Temperaturpro�l der stabil geschichteten Atmosph�are im thermischen
Grundzustand2 wird durch die Vorgabe der Temperatur an der Ober
�ache
z = 0, die Annahme fehlender horizontaler Temperaturgradienten und die Brunt-
V�ais�al�a-Frequenz N mittels

�G(z) = �0G +
N2�

g
z (5.1)

vollst�andig bestimmt. Die Brunt-V�ais�al�a-Frequenz ist als

N2 =
g

�
�
@�G

@z
(5.2)

de�niert und wird als h�ohenunabh�angig angenommen. Sie ist ein Ma� f�ur die
Stabilit�at der Lufts�aule3. � bezeichnet die mittlere potentielle Temperatur und
@�G=@z den vertikalen Temperaturgradienten im atmosph�arischen Grundzu-
stand, in dem alle �-Fl�achen parallel verlaufen. �G(z) und �0G sind die Tempe-
raturen im Niveau z und an der Ober
�ache (z = 0) im ungest�orten Zustand. g
bezeichnet die Erdbeschleunigung.

Die Modi�kation des thermischen Aufbaus der Atmosph�are wird nun durch
die vertikale Auslenkung �(x; y; z) der Temperatur
�achen gegen�uber dem Grund-
zustand beschrieben. Unter der Annahme geostrophischer Bewegung gem�a�

��fu =
@p

@y
(5.3)

�fv =
@p

@x
(5.4)

und hydrostatischer Balance

��g =
@p

@z
(5.5)

lassen sich bei Vernachl�assigung der Kompressibilit�at die Gleichungen f�ur den
thermischenWind als Funktion der Auslenkung der Temperatur
�achen schreiben

2Der Begri� Grundzustand bezeichnet hier und im folgenden den Zustand der Atmosph�are
ohne Temperaturst�orung.

3Der Wert vonN2 ist positiv f�ur stabile Schichtung, Null f�ur neutrale Schichtung und negativ
f�ur labile Schichtung; entsprechend ist der Wert von N reell, Null, oder imagin�ar.
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(Smith, 1979):

f
@u

@z
= N2@�

@y
(5.6)

�f
@v

@z
= N2 @�

@x
(5.7)

Hierbei bezeichnet � die Dichte der Luft, f den Coriolisparameter und p den sta-
tischen Druck. u und v sind die horizontalen Komponenten des Str�omungsfeldes
~u(x; y; z) in Richtung der x-, bzw. der y-Koordinate.

Eine Erw�armung der Atmosph�are durch erh�ohten ozeanischen W�arme
u�
f�uhrt zu einer Auslenkung der �-Fl�achen nach unten. Nach den Gleichungen (5.6)
und (5.7) ist dies mit einer mit der H�ohe abnehmenden zyklonalen Str�omung ver-
bunden (Abb. 5.1).4

Θn

Θn+1

H0

ug

Abbildung 5.1: Zyklonale Zirkulation als Folge einer durch den W�arme
u� H0

hervorgerufenen Temperaturerh�ohung auf der S�udhalbkugel.

Durch Einf�uhrung einer Stromfunktion 	, aus der die Str�omungsgeschwindig-
keiten in x- und y-Richtung durch horizontale Di�erentiation gem�a�

�u =
@	

@y
(5.8)

v =
@	

@x
(5.9)

hervorgehen, l�a�t sich aus den Gleichungen (5.6) und (5.7) durch Integration in
Richtung der Horizontalkoordinaten die Beziehung

@	

@z
= �

N2

f
�(x; y; z): (5.10)

gewinnen.

4Die mathematisch ebenfalls m�ogliche L�osung einer nach oben zunehmenden antizyklonalen
Bewegung ist bei einer vom Boden ausgehenden St�orung physikalisch sinnlos.
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Analog zu Smith (1979) und Kottmeier und Stuckenberg (1986) wird f�ur die
Stromfunktion 	 die Funktion einer Punktquelle im dreidimensionalen Raum
angesetzt:

	(x; y; z) :=
�S

4�r
(5.11)

Hierbei bezeichnet S die St�arke der Punktquelle und

r =

s
(x� x0)2 + (y � y0)2 +

N2

f2
(z + z0)2 (5.12)

den Abstand des Punktes (x; y; z) vom Ort (x0; y0; z0) der Punktquelle. z0 ist
von der Erdober
�ache nach unten positiv de�niert; dies ist der Grund f�ur das
unterschiedliche Vorzeichen im vertikalen und im horizontalen Teil der Abstands-
berechnung. Gegen�uber den Horizontalkoordinaten ist die Vertikalkoordinate um
den Faktor N=f gestreckt. Dies ber�ucksichtigt die gegen�uber der horizontalen
Bewegung erheblich kleinere Skala der vertikalen Bewegung. Mit diesem Ansatz
folgt aus Gleichung (5.10):

�(x; y; z) = �
S

4�fr3
(z + z0): (5.13)

Wenn nun f�ur die Form der untersten �-Fl�ache eine Glockenkurve der Art

�(x; y; 0) =
hm�

R2

R2
0

+ 1
� 3

2

(5.14)

angenommen wird, wobei

R2 = (x� x0)
2 + (y � y0)

2 (5.15)

R2
0 =

N2

f2
z20 (5.16)

gilt und hm die maximale vertikale Auslenkung angibt, erh�alt man als St�arke der
Punktquelle

S = �4� � hm �
N3

f2
� z20; (5.17)

so da� schlie�lich f�ur die vertikale Auslenkung einer �-Fl�ache aus der H�ohe z
�uber der Position (x; y) folgt:

�(x; y; z) =
hm

�
z
z0
+ 1

�
�
R2

R2
0

+
�
z
z0
+ 1

�2� 3

2

(5.18)
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Durch Einsetzen des Ausdrucks (5.17) f�ur die St�arke der Punktquelle in Glei-
chung (5.11) und Ausf�uhren der Di�erentiationen in den Gleichungen (5.8) und
(5.9) ergibt sich das radialsymmetrische thermische Windfeld als Funktion der
Auslenkung der Temperatur
�achen wie folgt:

u =
hm �N � (y � y0)�

R2

R2
0

+
�
z
z0
+ 1

�2� 3

2

R0

(5.19)

v =
�hm �N � (x� x0)�
R2

R2
0

+
�
z
z0
+ 1

�2� 3

2

R0

(5.20)

Abgesehen von den Werten der Brunt-V�ais�al�a-Frequenz N und des
Coriolis-Parameters f sowie der horizontalen Position (x0; y0) der Punktquelle,
die entsprechend dem atmosph�arischen Grundzustand und der zu untersuchenden
Situation vorzugeben sind, enthalten diese Gleichungen zwei noch freie Parame-
ter:

� die maximale Auslenkung hm der �-Fl�achen, und

� die Koordinate z0 der Punktquelle, die ein Ma� f�ur die (Halbwerts-) Breite
der Glockenkurven ist.

W�ahrend in den Arbeiten von Smith (1979) und Kottmeier und Stuckenberg
(1986) die maximale Auslenkung hm der Isentropen entsprechend der Auslen-
kung der Erdober
�ache gew�ahlt bzw. empirisch aus Temperaturmessungen �uber
der Antarktis gewonnen wurde, wird sie f�ur die vorliegenden Untersuchungen f�ur
jeden Zeitschritt aus dem vom Modell prognostizierten W�armestrom vom Ozean
in die Atmosph�are ermittelt. Die Wahl von z0 erfolgte in den erw�ahnten Arbeiten
durch Anpassung an die betrachtete Ausdehnung des Gebirges bzw. an den Ver-
lauf der beobachteten Temperatur-Fl�achen, hier durch Anpassung der horizonta-
len Ausdehnung des prognostizierten Windfeldes an Analysen des ECMWF. Die
beiden folgenden Abschnitte besch�aftigen sich mit der Bestimmung dieser beiden
Parameter.
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5.3 Entstehung der Temperaturst�orung als

Funktion des W�arme
usses

5.3.1 Ableitung der ben�otigten Gleichungen und Be-

schreibung der Numerik

F�ur die Bestimmung der maximalen vertikalen Auslenkung hm der �-Fl�achen
bieten sich zwei M�oglichkeiten an, die Entstehung des sekund�aren Windfeldes in
der numerischen Simulation von der Eissituation abh�angig zu machen:

1. Die Ver�anderung des atmosph�arischen Temperaturaufbaus wird aus der
Ver�anderung der Ober
�achentemperatur an der Grenz
�ache Ozean/Eis -
Atmosph�are berechnet.

2. Die Ver�anderung des atmosph�arischen Temperaturaufbaus wird aus dem
gegen�uber dem Standardlauf erh�ohten W�armestrom �uber der Polynja be-
rechnet.

Die vom Modell prognostizierte Temperatur an der Eisober
�ache im Winter be-
tr�agt im untersuchten Gebiet typischerweise -18� C, was der vom Antriebsdaten-
satz vorgegebenen Lufttemperatur in 2 m H�ohe entspricht. Die Temperatur einer
o�enen Wasser
�ache dagegen kann die Gefrierpunktstemperatur von -1.86� C
nicht unterschreiten. Nimmt man nun an, da� sich im Falle einer Polynja die
Lufttemperatur unmittelbar �uber dem Eis der ver�anderten Ober
�achentempe-
ratur anpa�t, f�uhrt dies zu einer negativen vertikalen Auslenkung der Fl�ache
� = -1.86� C, bis diese die Ober
�ache z = 0 ber�uhrt. Nimmt man weiter an, da�
die ausgelenkte Temperatur
�ache die Form einer Glockenkurve gem�a� Gleichung
(5.18) aufweist, und da� sich auch die �ubrigen �-Fl�achen entsprechend diesem
Konzept einstellen, lassen sich die folgenden Gleichungen ableiten:

hm = �zT0

�
zT0
z0

+ 1
�2

(5.21)

zT0 =
g

�N2
(T0 � T0G) (5.22)

Hierbei bezeichnet zT0 die H�ohe derjenigen �-Fl�ache, die im modi�zierten Tem-
peraturpro�l (Polynjasituation) die Ober
�ache z = 0 ber�uhrt. T0G und T0 sind
die Ober
�achentemperaturen (als L�osung der Energiebilanz an der Ober
�ache)
im Referenzzustand und im Falle einer Polynja. F�ur teilweise eisbedeckte Gebiete
wird die Ober
�achentemperatur als mit der Eiskonzentration gewichtetes Mittel
der beiden Phasen berechnet, so da� auch die �Ubergangsformen zwischen ,,o�en"
und ,,eisbedeckt" sinnvoll behandelt werden k�onnen. Dennoch f�uhrt dieses Verfah-
ren nicht zu vern�unftigen Ergebnissen: Bei den zwischen Polynja- und Standard-
lauf auftretenden Temperaturunterschieden ergeben sich Windgeschwindigkeiten
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von bis zu 100 m/s. O�enbar sind die genannten Annahmen physikalisch nicht
haltbar, da sie einen unrealistisch hohen ozeanisch-atmosph�arischen W�arme
u�
implizieren. �Uber die beschriebenen Voruntersuchungen hinausgehende Experi-
mente wurden daher mit dieser Version nicht durchgef�uhrt.

Im Gegensatz zur ersten ber�ucksichtigt die zweite M�oglichkeit das Prinzip
der Energieerhaltung. Sei H der vertikale W�armestrom (Einheit W/m2) durch
ein Atmosph�arenvolumen der Dicke �z. Dann folgt f�ur die Temperatur�anderung
�T in der Zeit �t gem�a� dem ersten Hauptsatz der Thermodynamik:

�H

�z
= �� cp

�T

�t
; (5.23)

bzw. in di�erentieller Schreibweise:

@H

@z
= �� cp

DT

Dt
: (5.24)

Hierbei bezeichnet � die Dichte der Luft und cp die spezi�sche W�armekapazit�at
bei konstantem Druck. Um die Erw�armung einer Luftmasse in Beziehung zum
Netto-W�arme
u� in diese Luftmasse zu setzen, wird dies �uber den gesamten
Raum integriert. In

H0 � F =

1Z
�1

1Z
�1

1Z
0

� cp
�T (x; y; z)

�t
dz dy dx (5.25)

bezeichnet H0 den �uber die Fl�ache gemittelten W�armestrom durch eine
Ozean/Eis-Atmosph�aren-Grenz
�ache der Gr�o�e F . �T ist wieder die Tempe-
ratur�anderung in der Zeit �t. Damit folgt eine Beziehung f�ur die gesamte von
der Luftmasse aufgenommene W�armemenge:

H0 � F ��t = cp

1Z
�1

1Z
�1

1Z
0

�(x; y; z)�T (x; y; z) dz dy dx : (5.26)

Die Temperatur�anderung �T (x; y; z) an jedem Punkt des Raumes wird durch die
Annahme, da� die ausgelenkten Temperatur
�achen die Form einer Glockenkurve
gem�a� Gleichung (5.18) haben, bestimmt. Hieraus l�a�t sich eine Gleichung f�ur
die maximale Auslenkung hm ableiten5:

hm = �
2�H0 F �t

cp
m
k
pG0

�N2

g

�

0
BBB@
ZZ �

zG
z0
+ 1

�
e�

z
zs

�
�0G + �N2

g
z
��

R2

R2
0

+
�
zG
z0
+ 1

�2� 3

2

RdR dz

1
CCCA
�1

(5.27)

5Die Ableitung ist im Anhang B ausf�uhrlich dargestellt.
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Neben den schon bekannten Gr�o�en erscheinen hier die mittlere Molekularmas-
se m von Luft, die Boltzmann-Konstante k, der Ober
�achenluftdruck pG0 im
Grundzustand und die Skalenh�ohe

zs =
kT

mg
(5.28)

des Temperaturgrundaufbaus. zG ist - wie imAnhang B beschrieben - das Niveau,
auf dem die im gest�orten Zustand den Punkt (x; y; z) schneidende �-Fl�ache im
Referenzzustand verl�auft. Hierf�ur l�a�t sich nur die implizite Beziehung

zG(x; y; z) = z � �(x; y; zG) (5.29)

= z �
hm

�
zG
z0
+ 1

�
�
R2

R2
0

+
�
zG
z0
+ 1

�2� 3

2

(5.30)

aufstellen. Da diese Gleichung nicht explizit nach zG aufgel�ost werden kann, er-
folgt die Berechnung numerisch. Zu diesem Zweck wird Gleichung (5.30) umge-
schrieben zu

g(zG) := zG � z +
hm

�
zG
z0
+ 1

�
�
R2

R2
0

+
�
zG
z0
+ 1

�2� 3

2

= 0; (5.31)

und die Nullstellen werden iterativ nach dem Newtonschen Verfahren bestimmt.
Dies geschieht an jedem Punkt (x; y; z) des Integrals in Gleichung (5.27), woraus
sich ergibt, da� auch das Integral selbst numerisch berechnet werden mu�.

Nun sind (5.30) und (5.27) zwei miteinander gekoppelte Gleichungen f�ur die
beiden Unbekannten zG und hm, die sich nicht separieren lassen: Der Wert von hm
geht in die Berechnung von zG ein, und zG wiederummu� bekannt sein, um hm zu
berechnen. Folglich mu� auch dieser Vorgang iterativ erfolgen: Im ersten Schritt
wird zG(x; y; z) an jedem Punkt des Integrals mit einem willk�urlich festgelegten
Startwert (Sch�atzwert) h(alt)m berechnet; anschlie�end wird die Berechnung des
Integrals mit dem so gefundenen Wert von hm wiederholt. Diese Iteration erfolgt
solange, bis jh(neu)m � h(alt)m j < �, wobei die geforderte Genauigkeit auf � = 10 m
gesetzt ist.

5.3.2 Wahl der Integrationsgrenzen

Der Wert des Integrals in Gleichung (5.27) und damit der Wert von hm h�angen
von der Wahl der Integrationsgrenzen ab. Formal m�u�te �uber den gesamten Raum
integriert werden; dies ist aber physikalisch nicht notwendig, da sich die aus der
Polynja ausgetretene W�arme nicht unendlich weit verteilen kann. Die Auslenkung
der Temperatur
�achen in Form der Glockenkurven gem�a� Gleichung (5.18) geht
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f�ur R >> z0 aber nur sehr langsam gegen null. Um die e�ektiv f�ur die Erw�armung
der Luftmasse �uber der Polynja zur Verf�ugung stehende W�armemenge nicht zu
untersch�atzen, wird die horizontale Integration daher bei Rmax = 1000 km, was
etwa dem 1,5-fachen des maximalenRadiusses der Polynja entspricht, abgeschnit-
ten.

In der Vertikalen beschr�ankt sich die Wirkung der an der Ober
�ache auf-
tretenden sensiblen und latenten W�arme
�usse im wesentlichen auf den turbulent
durchmischten Bereich der Atmosph�are, also auf den Bereich unterhalb der Ober-
grenze konvektiver Wolken. Nach Modellrechnungen von Law et al. (1992) reicht
die Konvektion in der betrachteten Region im allgemeinen nicht �uber 3000 m
H�ohe. Die vertikale Integration wird daher bei zmax = 3000 m abgebrochen.

5.3.3 Einbeziehung des W�arme
usses

Mit den im letzten Abschnitt dargestellten Gleichungen und numerischen Ver-
fahren ist es m�oglich, den vom Meereismodell prognostizierten atmosph�arischen
W�arme
u� als Ma� f�ur die Temperaturst�orung und den damit verbundenen ther-
mischen Wind zu benutzen.

Das vom Atmosph�aren-Modell beschriebeneWindfeld ist die Folge einer Tem-
peraturanomalie in der Atmosph�are; daher ist es sinnvoll, die Bestimmung von
hm anhand des Wertes der W�arme
u�anomalie durchzuf�uhren. Statt des absolu-
ten W�arme
usses im Bereich der Polynja wird also nur die vom Meereismodell
prognostizierte Di�erenz gegen�uber dem W�arme
u� im ungest�orten Fall (Stan-
dardlauf) als Ursache der Temperaturst�orung in der Atmosph�are betrachtet.

Allerdings werden nicht alle Terme der im Meereismodell enthaltenen Ober-

�achen-Energiebilanz ber�ucksichtigt: Nur die turbulenten Fl�usse sensibler und
latenter W�arme leisten einen nennenswerten Beitrag zur Erw�armung der betrach-
teten Atmosph�arenschicht.

Die ber�ucksichtigte Fl�ache F ist gr�o�er als das Gebiet der pr�akonditionierten
Deckschicht, da durch die Meereis-Dynamik auch eine Vergr�o�erung der Polyn-
ja m�oglich ist. So werden 195 Gitterzellen in die Berechnung des W�arme
usses
einbezogen; der entsprechende Fl�acheninhalt betr�agt rund 890 000 km2.

Schlie�lich fehlt noch eine Angabe f�ur die Zeit �t, die f�ur die Erw�armung der
Luftmasse zur Verf�ugung steht.H0 F �t ist die w�ahrend dieser Zeit aufgenomme-
ne W�armemenge. Die physikalische Bedeutung von �t ist die einer Verweildauer:
Je l�anger sich eine Luftmasse �uber dem nicht mit Eis bedeckten Gebiet aufh�alt,
desto mehr W�arme kann sie aufnehmen, desto gr�o�er ist auch die Auslenkung
der Temperatur
�achen. Die Frage, wie sich unterschiedliche Aufenthaltszeiten
auf die Entwicklung der Polynja auswirken, ist Gegenstand der mit dem Modell
durchgef�uhrten Untersuchungen.
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Der Flu� sensiblerW�arme h�angt gem�a� Gleichung (2.8) von der Atmosph�aren-
temperatur ab; die aus der W�arme
u�anomalie berechnete Temperaturst�orung
wirkt daher unmittelbar auf den W�arme
u� selbst zur�uck. Die 2m-Temperatur
im modi�zierten Temperaturaufbau l�a�t sich gem�a�

Tmodif
2m = TECMWF

2m +
�N2

g
� zG(x; y; 0) (5.32)

bestimmen6. Um eine weitere Iteration zur Korrektur des prognostizierten
W�arme
usses zu vermeiden, wird hier zG(x; y; 0) mit dem Wert von hm aus dem
vergangenen Zeitschritt berechnet - da die zeitlichen �Anderungen von hm in jedem
Zeitschritt klein gegen hm selbst sind, ist der hierbei gemachte Fehler unerheblich.

In der numerischen Simulation wird der prognostizierte W�arme
u� aus den
die Fl�ache H0 bildenden Gitterzellen �uber eine dem Wert von �t entsprechende
Zahl von zur�uckliegenden Zeitschritten aufsummiert, um die gesamte w�ahrend
dieser Zeit aufgenommene W�armemenge zu bestimmen. Aus der Di�erenz zum
entsprechenden Wert im Standardlauf wird in der Polynja-Simulation die Ano-
malie des W�arme
usses berechnet.

5.4 Einstellung des Parameters z0

Wie in Abschnitt 5.2 beschrieben, ist der Wert von z0 ein Ma� f�ur die Breite der
Glockenkurven und damit f�ur Betrag und horizontale Ausdehnung des geostrophi-
schen St�orwindes. Um im gekoppelten Modell realistische Ergebnisse zu erhalten,
ist es also notwendig, den Wert von z0 optimal einzustellen.

Durch Vergleich mit typischen Tiefdruck-Windsystemen in den Analysen des
ECMWF wurde z0 = 6000 m festgelegt. Abb. 5.2 zeigt den so eingestellten
geostrophischen St�orwind zusammen mit einem typischen t�aglichen ECMWF-
Bodenwindfeld.

Im Unterschied zum 10m-Windfeld des ECMWF weist das aus der W�arme-

u�anomalie abgeleitete zyklonale Windsystem in Abb. 5.2 (oben) keine Kom-
ponente in Richtung des Druckgradienten auf, da nur der geostrophische Wind
dargestellt ist. Die Ber�ucksichtigung der mit der Ober
�achenreibung verbundenen
Drehung wird in Abschnitt 5.5 beschrieben.

6Die Beziehung (5.32) gilt exakt nur f�ur potentielle Temperaturen; der Fehler bei Verwen-
dung der in situ-Temperatur ist aber unerheblich. Obwohl die gesuchte Atmosph�arentemperatur
diejenige in 2 m H�ohe ist, wird zG(x; y; 0) eingesetzt, da die 2 m-Temperaturen des ECMWF-
Modells das Niveau z = 0 des Temperaturgrundaufbaus gem�a� Gleichung (5.1) bestimmen.
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Abbildung 5.2: Vergleich des geostrophischen St�orwindes (oben) mit einem typi-
schen ECMWF-Bodenwindfeld (unten). In der �Uberlagerung der t�aglichen Wind-
felder ist der Ein
u� des St�orwindes kaum zu erkennen. (H0 = 300 W/m2; F =
300 000 km2, �t = 7 d)
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In der folgenden Tabelle sind die Werte der �ubrigen im beschriebenen At-
mosph�arenmodell enthaltenen Parameter und Konstanten aufgelistet.

Parameter Symbol Wert
Brunt-V�ais�ala-Frequenz N 0.01 s�1

Erdbeschleunigung g 9.8 ms�2

Grundaufbau-Temperatur f. z = 0 �0G 255 K
spezi�sche W�armekapazit�at cp 1004 J kg�1 K�1

Molekularmasse Luft m 4:81 � 10�26 kg
Boltzmann-Konstante k 1:38 � 10�23 Ws K�1

mittlerer Ober
�achenluftdruck pG0 980 hPa

Der Wert der Brunt-V�ais�al�a-Frequenz folgt einer Absch�atzung von Kottmeier
und Stuckenberg (1986).

Als Ober
�achentemperatur �0G im atmosph�arischen Grundaufbau wird die
dem Antrieb des Meereismodells entnommene 2m-Temperatur eingesetzt. Die
mittlere potentielle Temperatur im atmosph�arischen Grundaufbau � wird aus
�0G mit Hilfe von Gleichung (5.1) abgesch�atzt, indem der im zweiten Summanden
einzusetzende Wert von � durch �0G approximiert wird.

5.5 Berechnung des resultierenden Windfeldes

Das beschriebene Atmosph�arenmodell liefert den aus einer Temperaturst�orung
resultierenden thermischen Wind, enth�alt aber keine Information �uber Variabi-
lit�aten auf synoptischer Skala. Die in den Untersuchungen angenommene Posi-
tion der Polynja liegt im Ein
u�bereich der subpolaren Tiefdruckrinne s�udlich
der Westwinddriftzone. Mit den Tiefdrucksystemen ist ein typisches Muster f�ur
zeitliche und r�aumliche Variationen des Windfeldes verbunden, die vom Modell
nicht wiedergegeben werden k�onnen.

Um trotzdem zu einem Antriebsfeld mit realistischen t�aglichen Variabilit�aten
zu gelangen, werden der berechnete thermischeWind und das aus dem ECMWF-
Datensatz entnommene Windfeld kombiniert, und zwar durch lineare �Uberlage-
rung der geostrophischen Winde.

In dem vorliegenden Bodenwind der ECMWF-Analysen sind die E�ekte der
Reibung in der planetaren Grenzschicht (Reduktion der Windgeschwindigkeit
und Drehung imUhrzeigersinn) aber bereits ber�ucksichtigt.7Die Verbindung zum

7Die zur Behandlung der Grenzschicht im ECMWF-Modell enthaltenen Beziehungen ent-
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entsprechenden geostrophischen Wind wird im folgenden durch eine einfache em-
pirische Beziehung hergestellt.

5.5.1 Berechnung des mit dem ECMWF-Bodenwind

korrelierten geostrophischen Windes

Um eine allgemeine Beziehung zwischen den 10m-Winden des ECMWF-Modells
und den dazugeh�origen geostrophischen Winden zu �nden, wurde f�ur die
sechsst�undigen Analysen vom August 1994 aus dem ECMWF-Luftdruckfeld auf
Meeresniveau der geostrophische Wind an einem Punkt in der Region der Polynja
berechnet8 und mit dem entsprechenden 10m-Wind des Antriebsdatensatzes ver-
glichen. Abb. 5.3 zeigt das Ergebnis dieses Vergleichs: Mit geringen Fehlern lassen
sich Betrag und Winkel des mit dem 10m-Wind ~u10 korrelierten geostrophischen
Windes ~ug gem�a�

ug =
u10
0:6

(5.33)

�~ug = �~u10 + 12� (5.34)

berechnen.

5.5.2 Berechnung des thermischen St�orwindes in 10 m

H�ohe

Das diagnostische Atmosph�arenmodell liefert den thermischen Wind auf jedem
Niveau z, relativ zu einem �ktiven str�omungslosen Niveau z = 1. Bei der
Wahl der Integrationsgrenzen (Abschnitt 5.3.2) wurde die Annahme zugrunde
gelegt, da� sich die Temperaturst�orung auf die unteren 3000 m der Atmosph�are
beschr�ankt. Also mu� sich auch der thermische Wind auf diesen Bereich be-
schr�anken; in 3000 m H�ohe darf dann kein E�ekt auf das umgebende Windfeld
mehr zu sp�uren sein.

Folglich entspricht der geostrophische St�orwind ~uStg auf dem 10 m-Niveau der
Di�erenz zwischen dem thermischenWind ~uth in z = 10 m und dem in z = 3000 m
H�ohe:

~uSt
g (10 m) = ~uth(10 m)� ~uth(3000 m) (5.35)

halten mehrere im hier beschriebenen Ansatz unbekannte Parameter. Die Gleichungen k�onnen
daher nicht invertiert werden, um den geostrophischen Wind zu berechnen.

8Diese Berechnung wurde von L. Sellmann durchgef�uhrt.
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ECMWF Wind at (-67.5, -7.875), Aug.94
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Abbildung 5.3: Vergleich von Betrag und Winkel des ECMWF-10m-Windes und
des mit dem ECMWF-Luftdruckfeld auf Meeresniveau korrelierten geostrophi-
schen Windes. Die angegebenen Gleichungen sind die Geradengleichungen f�ur
die jeweils eingezeichnete lineare Approximation. Als Folge der Reibung in der
planetaren Grenzschicht nimmt der Betrag des Windes auf 60 % des geostrophi-
schen Wertes ab; gleichzeitig wird der Wind um 12� nach rechts gedreht.
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5.5.3 �Uberlagerung der geostrophischen Windfelder und

Ber�ucksichtigung der Reibung in der planetaren

Grenzschicht

Das rekonstruierte geostrophische ECMWF-Windfeld und der geostrophische
St�orwind werden auf dem 10 m-Niveau komponentenweise addiert:

~umod
g = ~ug + ~uSt

g (5.36)

Anschlie�end wird durch Anwendung der empirischen Beziehungen

umod
10 = 0:6 � umod

g (5.37)

�~umod
10

= �~umod
g

� 12� (5.38)

f�ur Betrags�anderung und Ekman-Drehwinkel des Windes als Folge der Reibung
in der planetaren Grenzschicht der modi�zierte Bodenwind ~umod

10 , der in den Po-
lynjasimulationen als Antrieb dient, berechnet.

Das so konstruierte t�agliche Windfeld ist bei realistischen St�orungen kaum
vom unmodi�zierten ECMWF-Windfeld zu unterscheiden, da die St�arke des prog-
nostizierten St�orwindes vergleichsweise gering ist (vgl. Abb. 5.2 und Abschnitt
6.1). Erst nach Berechnung der Monatsmittel wird die Wirkung des St�orwindes
auf den mittleren Wind und die Eisdrift deutlich (Kapitel 6).

5.6 M�oglichkeiten und Grenzen des Modells

Trotz der notwendigen Iterationen ist der numerische Aufwand f�ur das beschrie-
bene Atmosph�arenmodell gering. Die in der Atmosph�are und der Grenzschicht
relevanten Prozesse laufen zwar auf Zeitskalen ab, die bedeutend k�urzer als der
Zeitschritt des Meereismodells sind. Alle diese Prozesse sind hier jedoch para-
metrisiert, so da� sich die Rechenzeit f�ur einen Modellauf durch Einf�uhrung der
WechselwirkungsschleifeMeereis - Atmosph�are lediglich um etwa 15 % verl�angert.
Hierdurch wurden die vielf�altigen Untersuchungen mit dem Modell und die Inte-
gration �uber sieben Jahre erheblich vereinfacht oder erst erm�oglicht.

Wegen der einfachen Parametrisierungen liefert das Modell aber nur eine
Absch�atzung f�ur die Temperaturst�orung und den daraus resultierenden ther-
mischen Wind; zudem ist es nicht in der Lage, �Anderungen der gro�r�aumigen
Zirkulation zu beschreiben.

Simulationsrechnungen von Glowienka-Hense (1995), in denen die Antwort
des globalen Zirkulationsmodells ECHAM2 auf eine Meereisanomalie im Bereich
des Weddellmeeres untersucht wurde, weisen auf �Anderungen der gro�skaligen
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Zirkulation hin, die mit einer Intensivierung der Tiefdrucksysteme in den mitt-
leren Breiten der S�udhemisph�are verbunden sind. Allerdings ist dieser E�ekt auf
die �ostlich (aus Sicht der mittleren Zirkulation stromab) der Polynja gelegene
Region konzentriert, so da� keine gro�en Auswirkungen auf die Meereisdynamik
im Gebiet der Polynja zu erwarten sind. Die Frage, ob und wie weit die W�arme-
anomalie die Zugbahn der westlich der Polynja entstehenden Tiefdrucksysteme
beein
u�t, wird jedoch von beiden Modellen nicht beantwortet.

Zudem enth�alt das hier beschriebene Modell sehr einfache Annahmen zum
W�armetransport in der Atmosph�are: Gem�a� den Modellannahmen verteilt sich
die aufgenommene W�armemenge radialsymmetrisch um ein fest de�niertes Zen-
trum. Der vertikaleW�armetransport wird durch die mittlereH�ohe der Konvektion
parametrisiert. Die lokale Erw�armung an jedem Punkt wird nicht aus der Diver-
genz des W�armestroms, sondern aus der insgesamt aufgenommenenW�armemenge
und der Annahme, da� die ausgelenkten Isentropen die Form von Glockenkurven
mit nach oben hin abnehmender Amplitude haben, bestimmt.

Der E�ekt der Advektion durch die mittlere Grundstr�omung der betre�en-
den Atmosph�arenschicht wird durch eine zun�achst unbestimmte mittlere Aufent-
haltszeit �t parametrisiert. Im folgenden Kapitel wird sich zeigen, da� diesem
Parameter gro�e Bedeutung zukommt.



Kapitel 6

Resultate der gekoppelten

Simulationen

Im ersten Schritt wird das beschriebene Atmosph�arenmodell genutzt, um den
Ein
u� eines ver�andertenWindfeldes auf die Meereisbildung und die Entwicklung
einer Polynja zu untersuchen.

Im zweiten Schritt erfolgt durch Berechnung des thermischen Windfeldes
aus dem prognostizierten W�arme
u� die Kopplung an das Meereis-Deckschicht-
Modell.

6.1 Modi�kation des Windfeldes durch einen

vorgegebenen konstanten W�arme
u�

Um die Wirkung einer W�arme
u�-Anomalie zu untersuchen, wird dem At-
mosph�arenmodell in verschiedenen Integrationen ein konstanter W�arme
u� von
100, 200 und 300 W/m2 durch eine Fl�ache von 300 000 km2 bei einer mittleren
Aufenthaltszeit �t = 7 d vorgegeben.1 Nach der �Uberlagerung des ECMWF-
Windfeldes ergibt sich ein quasi-station�ares zyklonales Windsystemmit einer ma-
ximalen Geschwindigkeit von 4.3, 8.6 bzw. 13.0 m/s, das durch die Variabilit�aten
auf synoptischer Skala, also durch die durchziehenden Tiefdruck-Windsysteme, in
Betrag und Richtung modi�ziert wird. Bei Betrachtung der t�aglichen Windfelder
ist kaum eine Ver�anderung zu erkennen; erst in den Monatsmitteln macht sich
die zyklonale Komponente im Gebiet der Polynja bemerkbar (Abb. 6.1).

Abbildung 6.2 zeigt die Wirkung des durch einen konstanten W�arme
u� von
200 W/m2 modi�zierten Windfeldes auf die Meereisdecke im Vergleich zu ei-

1Untersuchungen an K�ustenpolynjas im Weddellmeer (Kottmeier und Engelbart, 1992) ha-
ben gezeigt, da� dies realistische W�arme
�usse sind.

64
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nem Referenzlauf mit dem unver�anderten ECMWF-Windfeld. In allen Wintern
werden Eisvolumen und Eisbedeckung im Ein
u�gebiet des sekund�aren Windsy-
stems deutlich reduziert. Die Betrachtung der Deckschichttiefe, der ozeanischen
Auftriebsgeschwindigkeit und des Entrainment-W�arme
usses zeigt, da� dies nicht
einfach eine Folge divergenter Eisdrift ist. Bereits Martinson et al. (1981) hat-
ten darauf hingewiesen, da� hierzu unrealistisch hohe Windst�arken erforderlich
w�aren.

Entscheidend ist vielmehr der erh�ohte Entrainment-W�arme
u� in die ozeani-
sche Deckschicht. Wichtig ist hierbei der E�ekt des Ekman-Pumpens: Gegen�uber
der bisher imDeckschichtmodell eingesetzten, konstanten Vertikalgeschwindigkeit
ist die mittlere Auftriebsgeschwindigkeit als Folge des zyklonalen Windsystems
um den Faktor 40 auf rund 1 m/d erh�oht und leistet den wesentlichen Beitrag
zum erh�ohten Entrainment-W�arme
u�.

In einem Vergleichslauf mit einer konstanten Auftriebsgeschwindigkeit von
2.6 cm/d bleibt der ozeanische W�arme
u� imGebiet der Polynja fast immer unter
20 W/m2; das Eisvolumen im betre�enden Gebiet ist gegen�uber der Referenz-
integration ohne St�orung um rund 20 % reduziert, aber es entsteht keine Polynja.

O�ensichtlich gen�ugt also nur bei Ber�ucksichtigung der Wechselwirkungen
zwischen Meereis und ozeanischer Deckschicht ein mittleres zyklonales Windfeld
mit einem maximalen Betrag von 8 m/s, um eine Polynja zu erzeugen und zu
erhalten.

In zwei weiteren Integrationen wird ein konstanter W�arme
u� von 100 bzw.
300 W/m2 vorgeschrieben.

Im ersten Fall wird bei einem zyklonalen St�orwind mit einem maximalen
Betrag von 4.3 m/s zwar in allen Jahren eine Reduktion des Eisvolumens im
betre�enden Gebiet prognostiziert, aber nur in zwei Jahren bilden sich vollst�andig
von Eis umschlossene o�ene Wasser
�achen.

Im zweiten Fall entstehen dagegen Polynjas mit einer Fl�ache zwischen 200 000
und 300 000 km2. Das in diesem Lauf prognostizierte zyklonale Windfeld mit
einem maximalen Betrag von rund 13 m/s (Abb. 6.3) ver�andert die Eisdrift
(Abb. 6.4) und erh�oht den ozeanischen Auftrieb im Gebiet der Polynja auf einen
mittleren Wert von rund 1.3 m/d, was gerade dem f�ur die Initialisierung einer
Deckschichtst�orung in Abschnitt 4.1 eingesetzten Wert entspricht. In der Folge
werden in allen simulierten Winterperioden Polynjas prognostiziert, deren Aus-
dehnung mit der 1974 bis 1976 beobachteten ,,Weddell-Polynja" vergleichbar ist.
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Abbildung 6.1: Die Eiskonzentration und das mittlereWindfeld im Juli des ersten
Integrationsjahres bei einem konstantenW�arme
u� von 200 W/m2. Die maximale
Geschwindigkeit des geostrophischen St�orwindes betr�agt 8 m/s. Die Polynja hat
zu diesem Zeitpunkt noch nicht ihre volle Gr�o�e erreicht.
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Abbildung 6.2: Jahresg�ange der Polynja
�ache sowie der Eisdicke, der Deckschicht-
tiefe, des Entrainment-W�arme
usses und der ozeanischen Auftriebsgeschwindig-
keit im Zentrum der Polynja unter einem station�aren zyklonalen Windsystem
mit einem maximalen Betrag von 8 m/s (durchgezogene Linie) im Vergleich zum
Standardlauf (gepunktet).
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Abbildung 6.3: Die Eiskonzentration und das mittlere Windfeld im Juli des er-
sten Integrationsjahres bei Modi�kation durch einen konstanten W�arme
u� von
300 W/m2. Die maximale Geschwindigkeit des geostrophischen St�orwindes be-
tr�agt 13 m/s.
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Abbildung 6.4: Die Eiskonzentration und die mittlere Eisdrift im Juli des er-
sten Integrationsjahres bei Modi�kation des Windfeldes durch einen konstanten
W�arme
u� von 300 W/m2. Im Vergleich mit Abbildung 4.2 wird die Ver�ande-
rung der Eisdrift in der Umgebung der Polynja deutlich. Jeder zweite Vektor des
Driftfelds ist dargestellt.
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6.2 Kopplung zwischen Eis und Atmosph�are

durch turbulenten W�arme
u�

6.2.1 Simulationen mit diagnostisch bestimmtem ther-

mischem Windfeld

Um zu untersuchen, ob und wie sich die Lebensdauer einer Polynja durch die Ent-
stehung eines selbsterhaltenden sekund�aren Windsystems verl�angern kann, wird,
wie in Abschnitt 5.3 beschrieben, das diagnostische Atmosph�arenmodell durch
den vom Meereismodell berechneten W�armestrom Ozean { Atmosph�are ange-
trieben. Die Modi�kation des Windfeldes ver�andert neben dem Windschub auch
die turbulenten Fl�usse von sensibler und latenter W�arme sowie den Impulseintrag
in die Deckschicht; auf diese Weise existieren R�uckwirkungen auf alle Elemente
des Meereismodells.

Die St�orung wird wie in Abschnitt 4.1 durch vor�ubergehende Erh�ohung des
ozeanischen Auftriebs initialisiert. In verschiedenen Integrationen wird die mitt-
lere Aufenthaltszeit �t der Luftmasse �uber dem Gebiet der Polynja auf Wer-
te zwischen 7 und 14 Tagen gesetzt, was einer mittleren Luftmassenbewegung
zwischen 1.2 und 0.6 m/s entspricht. Die in diesen Simulationen prognostizierte
Entwicklung der Polynja wird mit der Integration ohne Antwort der Atmosph�are
(Abschnitt 4.1) und mit dem Standardlauf ohne St�orung verglichen.

Mittlere Aufenthaltszeit 7 Tage

Der E�ekt eines mit einer mittleren Aufenthaltszeit von �t = 7 d berechneten
thermischen Windfeldes ist nur im ersten Winter signi�kant: Im Gegensatz zur
Integration ohne Atmosph�arenkopplung (Abb. 4.1) schrumpft die Fl�ache der Po-
lynja (Abb. 6.5) nicht mehr im Laufe des Winters, und die Eisdecke im Innern
des St�orungsgebiets ist fast vollst�andig verschwunden. In beiden L�aufen jedoch
schlie�t sich die Polynja in der Mitte des zweiten Winters (Abb. 6.6).

Der zeitliche Verlauf der Nettogefrierrate zeigt, da� dies eine Folge der Ad-
vektion von Meereis in die Polynja hinein ist: W�ahrend im zweiten Winter der
Simulation im Standardlauf bereits ab dem Integrationstag 482 (28. April) ther-
modynamisch Eis gebildet wird, ist die Nettogefrierrate im Polynja-Lauf bis zum
Tag 568 (23. Juli) gleich null. Das danach geschmolzene Eis kann also nur durch
Advektion in die Gitterzelle gelangt sein. O�ensichtlich ist das thermische Wind-
feld mit einem maximalen Betrag von 11 m/s (Abb. 6.7) im zweiten Winter
gegen�uber dem t�aglichen ECMWF-Windfeld zu schwach, um den Transport von
Eis in das Gebiet der Polynja zu verhindern.
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Abbildung 6.5: Die Eiskonzentration und das mittlereWindfeld im Juli des ersten
Integrationsjahres in einer Integration mit diagnostischem thermischemSt�orwind.
Mittlere Aufenthaltszeit der Luftmasse �uber der Polynja �t = 7 d.
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Abbildung 6.6: Die zeitliche Entwicklung der Polynja
�ache sowie der Eisdicke, der
Nettogefrierrate, des Deckschicht-Salzgehalts und der Deckschichttiefe im Zen-
trum der Polynja in einer Integration mit atmosph�arischer Antwort f�ur �t = 7d
(durchgezogene Linie) im Vergleich zum Standardlauf (gepunktet). Zus�atzlich
ist oben die Polynja
�ache aus einer ansonsten gleichen Integration ohne At-
mosph�arenkopplung angegeben (gestrichelt).
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Abbildung 6.7: Jahresg�ange des Entrainment-W�arme
usses, des ozeanisch-
atmosph�arischen W�arme
usses, der Deckschichttemperatur und der 2 m-
Lufttemperatur im Zentrum der Polynja sowie des maximalen thermischen Win-
des in einer Integration mit atmosph�arischer Antwort f�ur eine mittlere Aufent-
haltszeit �t = 7d (durchgezogene Linie) im Vergleich zum Standardlauf (gepunk-
tet).
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In den folgenden Tagen n�ahert sich das System dem Standardlauf an
(Abb. 6.6): Der mit dem Schmelzen verbundene S�u�wasser
u� f�uhrt zu einem
R�uckzug der Deckschichttiefe. Der auch gegen�uber dem Standardlauf reduzier-
te Salzgehalt verhindert weitere Einmischungs-Prozesse, so da� der ozeanische
W�arme
u� (Abb. 6.7) unter 40 W/m2 bleibt, w�ahrend der W�armeverlust an die
Atmosph�are noch 300 W/m2 betr�agt. Folglich k�uhlt sich die Deckschicht in den
folgenden Tagen bis zum Gefrierpunkt ab. Im folgenden Zeitschritt (1. August)
beginnt die thermodynamische Eisbildung, und innerhalb von drei Integrations-
tagen w�achst die Eisdicke in der Gitterzelle auf 30 cm.

Mit wachsender M�achtigkeit der Eisdecke gehen die turbulenten Fl�usse sensi-
bler und latenter W�arme auf die Werte des Standardlaufs zur�uck, so da� sich die
Temperaturanomalie in der Atmosph�are und das thermische Windfeld abbauen
und so keinen Beitrag zur Erhaltung der Polynja leisten k�onnen.

Diese Resultate stehen nur scheinbar in Widerspruch zu der Aussage, da� be-
reits ein zyklonales Windfeld mit einem Maximum von 8 m/s gen�ugt, um eine
Polynja zu erzeugen und zu erhalten (Abschnitt 6.1). In den Simulationsl�aufen
in Abschnitt 6.1 war der W�arme
u� und damit das Windfeld konstant vorge-
geben und damit unabh�angig von den Eisbedingungen im Bereich der Polynja.
Auch dort wird Eis in das Gebiet der Polynja importiert; dieses hat aber keinen
Ein
u� auf das thermische Windfeld, so da� weiterer Eisimport und wegen des
st�andig erh�ohten ozeanischen W�arme
usses auch das Gefrieren in den folgenden
Zeitschritten verhindert werden und so die Polynja mindestens in Form eines
Gebietes mit reduziertem Eisvolumen erhalten bleibt.

Wird dagegen die Temperaturanomalie und der damit verbundene thermische
Wind aus den vom Modell prognostizierten turbulenten W�arme
�ussen berech-
net, macht sich die isolierende Wirkung bereits einer d�unnen Eisdecke bemerk-
bar. Bei einer Integration des W�arme
usses �uber 7 Tage ist die Antwortzeit der
Atmosph�are auf den ver�anderten W�arme
u� entsprechend kurz, so da� sich die
Temperaturanomalie und damit das thermischeWindfeld innerhalb von 10 Tagen
nach Beginn der Eisbedeckung auf ein Drittel ihrer vorherigen Intensit�at abbauen
und damit zu schwach werden, um einen Ein
u� auf die Entwicklung der Polynja
zu nehmen.

Mittlere Aufenthaltszeit 10 Tage

Bei Annahme einer mittleren Aufenthaltszeit von 10 statt 7 Tagen �andern sich
die Resultate nur wenig. Zwar w�achst nun die Fl�ache der Polynja im Laufe des
ersten Winters, was qualitativ mit den Beobachtungen (Zwally et al., 1981) in
Einklang steht; die Lebensdauer der Polynja im zweiten Winter ist gegen�uber
der im vorigen Abschnitt besprochenen Integration aber nur um wenige Tage
verl�angert.
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Mittlere Aufenthaltszeit 12 Tage

Eine �uber vier Jahre deutliche Reduzierung des Eisvolumens im Gebiet der Po-
lynja wird von der Integration mit �t = 12 d prognostiziert. Nur w�ahrend des
ersten Winters verschwindet die Eisdecke im Innern der Polynja vollst�andig; in
den folgenden beiden Jahren bleibt ihre M�achtigkeit noch unter 30 cm. Im vier-
ten Winter der Integration entsteht keine Polynja; die Eisdicke im betre�enden
Gebiet ist aber um 20 % gegen�uber dem Standardlauf reduziert (Abb. 6.8).

Im vierten Integrationsjahr ist die Fl�ache der Polynja schon zu Beginn der
eisbedeckten Jahreszeit kleiner als in den Vorjahren, so da� auch das thermische
Windfeld schw�acher ausf�allt. Dies hat zwei E�ekte: Zum einen ist der Widerstand
gegen Advektion von Eis in das Gebiet der Polynja wesentlich geringer, zum ande-
ren fehlt der mit dem zyklonalen Windsystem verbundene Auftrieb von warmem,
salzhaltigem Tiefenwasser. Die hohe Schmelzrate im Fr�uhwinter stabilisiert die
Schichtung des Ozeans dann soweit, da� die anomale Deckschichtvertiefung, die
in den vorherigen Wintern die Eisbildung verhindert oder reduziert hatte, nicht
auftritt. Die weitere Entwicklung gleicht der Integration mit �t = 7 d.

Mittlere Aufenthaltszeit 14 Tage

Das Bild �andert sich weiter bei Annahme einer mittleren Aufenthaltszeit von 14
Tagen (Abb. 6.9): Hier bildet sich in allen Winterperioden der Simulation eine
Polynja mit einer Ausdehnung zwischen 200 000 und 300 000 km2. Im f�unften
Winter erreicht die Eisdecke im Innern der Polynja eine M�achtigkeit von 40 cm,
in den anderen Jahren bleibt das Gebiet fast v�ollig eisfrei.

In Abb. 6.11 ist neben der Eiskonzentration das mittlereWindfeld im Septem-
ber des siebten Integrationsjahres, zum Zeitpunkt der maximalen Eisausdehnung,
dargestellt. Neben dem typischen gro�skaligen Muster erkennt man einen ausge-
pr�agten zyklonalen Wirbel, der eine divergente Eisdrift in der Region der Po-
lynja erzeugt (Abb. 6.12). Diese und der als Folge des Ekman-Pumpens erh�ohte
Entrainment-W�arme
u� (Abb. 6.9) verhindern im Gebiet der Polynja in allen
Integrationsjahren die Entstehung und den Import von Meereis.

Das thermische Windfeld hat in dieser Simulation einen maximalen Betrag
von rund 18 m/s und ist damit von etwa gleicher Gr�o�enordnung wie die im
ECMWF-Windfeld enthaltenen Zyklonen. Seine Entstehung ist verbunden mit
einer Erw�armung der Atmosph�are �uber der Polynja um bis zu 13 K (Abb. 6.10).
Die turbulenten Fl�usse sensibler und latenter W�arme, die f�ur seine Entstehung
verantwortlich sind, �ubersteigen die des Standardlaufes um den Faktor 10. Ih-
re Werte sind konsistent mit Messungen an Rinnen im Rahmen des AIDJEX-
Projekts (Andreas et al., 1979).

Die Simulationsresultate in Abb. 6.9 und 6.10 zeigen, auf welche Weise sich
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Abbildung 6.8: Die Entwicklung der Polynja
�ache sowie der Eisdicke, der Net-
togefrierrate und der Deckschichttiefe im Zentrum der Polynja und des maxima-
len thermischen Windes in einer Integration mit atmosph�arischer Antwort f�ur
�t = 12 d (durchgezogene Linie) im Vergleich zum Standardlauf (gepunktet).
Zus�atzlich ist oben die Polynja
�ache aus einer ansonsten identischen Integration
ohne Atmosph�arenkopplung angegeben (gestrichelt).
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Abbildung 6.9: Jahresg�ange der Polynja
�ache sowie der Eisdicke, des Deck-
schichtsalzgehalts, des Entrainment-W�arme
usses und der Auftriebsgeschwindig-
keit im Zentrum der Polynja in einer Integration mit atmosph�arischer Antwort
f�ur �t = 14 d (durchgezogene Linie) im Vergleich zum Standardlauf (gepunktet).
Zus�atzlich ist oben die Polynja
�ache aus einer ansonsten identischen Integration
mit unbehandeltem Windfeld angegeben (gestrichelt).
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Abbildung 6.10: Jahresg�ange des atmosph�arisch-ozeanischen W�arme
usses, der
Fl�usse sensibler und latenter W�arme und der 2 m-Lufttemperatur im Zentrum
der Polynja sowie des maximalen Betrags des thermischen Windfeldes in einer
Integration mit atmosph�arischer Antwort f�ur �t = 14 d (durchgezogene Linie)
im Vergleich zum Standardlauf (gepunktet).
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Abbildung 6.11: Die Eiskonzentration und das mittlere Windfeld im September
des siebten Integrationsjahres in einer Integration mit diagnostischem St�orwind
bei einer mittleren Aufenthaltszeit �t = 14 d.
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Abbildung 6.12: Die Eiskonzentration und die mittlere Eisdrift im September des
siebten Integrationsjahres in einer Integration mit diagnostischem St�orwind bei
einer mittleren Aufenthaltszeit �t = 14 d. Jeder zweite Vektor des Driftfeldes ist
dargestellt.
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die St�orung im System fortp
anzt:

W�ahrend der Winterperiode ist das thermische Windfeld in dieser Integra-
tion kr�aftig genug, um einerseits den Eisimport in das Gebiet der Polynja zu
reduzieren, andererseits so viel warmes Tiefenwasser in die Deckschicht einzumi-
schen, da� die thermodynamische Eisbildung unterbleibt. Als Folge des Ekman-
Pumpens wird auch Salz in die Deckschicht eingemischt, so da� der Deckschicht-
salzgehalt auch w�ahrend der Sommerperiode fast st�andig um einige psu gegen�uber
dem Standardlauf und gegen�uber der (ungest�orten) Umgebung erh�oht ist. Zu Be-
ginn des folgenden Winters ist die Dichte der Deckschicht daher bereits erh�oht, so
da� schon die beginnende Abk�uhlung verst�arkte Entrainment-Prozesse in Gang
setzt, die wiederum die Eisbildung im betre�enden Gebiet verz�ogern. In dieser
Zeit ist die Umgebung des so pr�akonditionierten Gebiets bereits mit Eis umgeben,
so da� sich erneut ein thermisches Windsystem aufbauen kann.

Voraussetzung daf�ur ist aber eine w�ahrend des gesamten Winters hohe mitt-
lere Aufenthaltszeit der Luftmasse �uber der Polynja. O�ensichtlich ist die Ge-
schwindigkeit des Luftmassenaustauschs �uber dem pr�akonditionierten Gebiet der
entscheidende Parameter f�ur die Lebensdauer einer Polynja, da sie bei gegebenem
W�arme
u� die Gr�o�e der Temperaturst�orung und somit des thermischen Windes
bestimmt.

Eine naheliegende Vermutung ist, da� die f�ur die Erhaltung einer Polynja
g�unstige Situation eines langsamen Luftmassenaustausches mit einem schwachen
gro�r�aumigen Bodenwind korreliert sein m�u�te. Lokale Windfeldanomalien wie
das durch den Polynjaw�arme
u� erzeugte zyklonale Windfeld bek�amen in solch
einem Fall gegen�uber dem gro�skaligen ,,�au�eren" Windsystem mehr Gewicht
und w�aren u. U. besser in der Lage, den Eisimport in die Polynja zu verhindern.

Mit dieser und anderen �Uberlegungen besch�aftigt sich der folgende Abschnitt.

6.2.2 Variationsl�aufe

Annahme schwacher Atmosph�arenstr�omung

Um die Vermutung, ein schwacher Bodenwind w�urde die Lebensdauer einer Po-
lynja verl�angern, zu �uberpr�ufen, werden zwei weitere Integrationen untersucht.
In diesen wird das ECMWF-Windfeld komponentenweise mit 0.75 bzw. 0.5 mul-
tipliziert, um ein �ktives gro�skaliges Windfeld mit geringeren Windgeschwindig-
keiten aber realistischer Verteilung zu konstruieren.

W�ahrend im ersten Fall keine signi�kante �Anderung gegen�uber der (bis auf
das Windfeld identischen) ,,normalen" Polynja-Simulation prognostiziert wird,
ist im zweiten Fall bereits im ersten Winter die Polynja
�ache um rund 70 %
reduziert (Abb. 6.13).
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Abbildung 6.13: Die Entwicklung der Polynja
�ache, der Eisdicke, des atmosph�ari-
schen W�arme
usses und der Deckschichttiefe im Zentrum der Polynja sowie des
maximalen thermischen Windes in einer Integration mit atmosph�arischer Ant-
wort bei Schw�achung des ECMWF-Windfeldes um den Faktor 0.5 (durchgezoge-
ne Linie) im Vergleich zur ansonsten identischen Polynja-Simulation mit vollem
ECMWF-Windfeld (gepunktet).
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Dieses zun�achst �uberraschende Resultat ist eine unmittelbare Folge der re-
duzierten Atmosph�arenstr�omung: Die turbulenten Fl�usse sensibler und latenter
W�arme sind nach den Gleichungen (2.8) und (2.9) proportional zur Windge-
schwindigkeit; wird der Betrag der Windgeschwindigkeit halbiert, halbieren sich
auch die W�arme
�usse, die im Falle einer Polynja die Temperaturanomalie und
damit das zyklonale Windfeld erzeugen. Das thermische Windfeld erreicht daher
im Maximum nur 4 m/s, gegen�uber rund 10 m/s im Vergleichslauf, ist also auch
imVergleich zum umgebenden gro�skaligen Windfeld weiter geschw�acht und kann
daher keinen Ein
u� auf die Entwicklung der Polynja nehmen.

Durch die wegen des schwachen Bodenwindes reduzierten W�arme
�usse f�allt
auch die winterliche Deckschichtvertiefung geringer aus: Die Deckschicht erreicht
in dieser Integration nur eine Tiefe von 190 m; der ozeanische W�arme
u� bleibt
fast immer unter 100 W/m2. Daher sind Fl�ache und Lebensdauer der Polynja
in der Simulation mit halbierten Windgeschwindigkeiten sogar gegen�uber der
Integration ohne atmosph�arische R�uckkopplung reduziert.

Vergr�o�erung der Polynja
�ache

Da die aufgenommeneW�armemenge gem�a� Gleichung (5.26) sowohl proportional
zur mittleren Aufenthaltszeit �t als auch zur Ausdehnung der o�enen Wasser-

�ache ist, ist zu erwarten, da� eine vergr�o�erte Fl�ache zu einer l�angeren Lebens-
dauer der Polynja f�uhrt.

Wird jedoch in der numerischen Simulation die Initialisierungs
�ache verdop-
pelt, so wird zwar eine entsprechend vergr�o�erte Polynja
�ache und ein st�arkeres
zyklonales Windfeld prognostiziert; die Lebensdauer der Polynja ist aber nur um
wenige Tage verl�angert.

Der Grund f�ur die lange Lebensdauer der Polynja in den Simulationen mit
�t = 12 d und �t = 14 d liegt also nicht nur in der h�oheren Windgeschwindigkeit,
sondern auch in der l�angeren Antwortzeit der Atmosph�are. Dies wird best�atigt
durch einen weiteren Variationslauf mit unver�anderter Aufenthaltszeit aber um
50 % verst�arktem zyklonalem Windfeld, in dem eine vergr�o�erte Polynja
�ache,
aber keine verl�angerte Lebensdauer prognostiziert wird.

Variation des gro�skaligen Windfeldes

Das ECMWF-Windfeld ist die einzige der verwendeten Antriebsgr�o�en, die in-
terannuale Variabilit�at aufweist. Daher ist es denkbar, da� die Lebensdauer der
Polynja in der numerischen Simulation von der Wahl des Initialisierungsjahres
abh�angt.

Wird jedoch in verschiedenen Integrationen mit der Standardeinstellung aller
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Parameter die Initialisierung der Polynja in der Deckschicht in verschiedenen
Jahren vorgenommen, so variiert zwar zwischen den einzelnen Simulationen die
Lebensdauer der Polynja um wenige Wochen, doch schlie�t sich in allen F�allen
die Polynja
�ache im Laufe des zweiten Winters nach der Initialisierung.

Auch Integrationen, in denen �uber alle sieben Integrationsjahre das Windfeld
eines bestimmten Jahres wiederholt wird, unterscheiden sich hinsichtlich Fl�ache
und Lebensdauer der Polynja nicht wesentlich von der ,,normalen" Polynja-
Simulation.

Parametrisierung der Fl�usse von sensibler und latenter W�arme

Um zu untersuchen, wie emp�ndlich die gezeigten Resultate von der Parame-
trisierung der turbulenten W�arme
�usse im Meereismodell abh�angen, wird ei-
ne Reihe von Integrationen betrachtet, in denen die Austauschkoe�zienten f�ur
sensible und latente W�arme (Gleichungen 2.8, 2.9) nicht auf den Standardwert
Cs = Cl = 1:75 � 10�3 (Parkinson und Washington, 1979), sondern auf reduzierte
Werte von Cs = Cl = 1:3 � 10�3 gesetzt sind.

Bei reduziertem W�armeaustausch zwischen Ozean und Atmosph�are ent-
steht wie beschrieben eine schw�achere Temperaturst�orung und damit auch ein
schw�acheres thermisches Windfeld, so da� ein geringerer Ein
u� auf die Meereis-
decke zu erwarten ist. Dementsprechend wird erst f�ur �t = 15 d eine Verl�ange-
rung der Lebensdauer der Polynja auf drei Jahre prognostiziert.

Variation des Parameters z0

Wie in Abschnitt 5.2 dargestellt, ist der Wert von z0 ein Ma� f�ur die Breite
der Glockenkurven, mit denen die Form der ausgelenkten Temperatur
�achen be-
schrieben wird. Damit hat z0 Ein
u� auf den Betrag und die horizontale Ausdeh-
nung des geostrophischen St�orwindes. Je gr�o�er der Wert von z0 ist, desto gr�o�er
ist der Durchmesser des zyklonalen Windfelds, desto kleiner ist aber sein Betrag.

Der Standardwert von z0 f�ur die hier durchgef�uhrten Untersuchungen ist
6000 m. Bei Variation des Wertes von z0 zwischen 5000 und 8000 m ist kein signi-
�kanter Ein
u� auf die Entwicklung der Polynja festzustellen. F�ur z0 > 8000 m
wird das Windfeld jedoch so breit und schwach, da� seine Wirkung reduziert ist.
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Fazit

Die numerischen Simulationen mit dem um eine vollst�andige Wechselwirkungs-
schleife Meereis { Atmosph�are erweitertenMeereis-Deckschicht-Modell lassen den
Schlu� zu, da� sich eine Polynja der 1974 bis 1976 im s�udlichen Ozean beobachte-
ten Form durch den Aufbau eines sekund�aren zyklonalen Windfelds �uber mehrere
Jahre selbst erhalten kann.

Die zeitliche Fortp
anzung der St�orung erfolgt dabei im Winter durch eine
lokale Erw�armung der Atmosph�are �uber der Polynja, im Sommer durch einen
erh�ohten Salzgehalt der ozeanischen Deckschicht.

Voraussetzung hierf�ur ist ein geringer Luftmassenaustausch �uber dem Gebiet
der Polynja. Dies mu� nicht gleichbedeutend mit einem schwachen Bodenwind
sein: In den Analysen des ECMWF ist zu erkennen, da� im Winter s�udlich von
65�S die vektoriell gemittelte Str�omungsgeschwindigkeit im Quartalsmittel nur
wenige Meter pro Sekunde betr�agt (Kottmeier et al., 1996). Durch alternierende
Str�omung oder eine geschlossene Zirkulation in der betrachteten Region kann also
auch ohne die Annahme eines schwachen Bodenwindes der Luftmassenaustausch
gering sein.

In solchen Situationen kann sich als Folge des erh�ohten Flusses sensibler
und latenter W�arme �uber der Polynja in der Atmosph�are eine lokale Tempe-
raturst�orung bilden. Das hiermit verbundene zyklonale thermische Windfeld mo-
di�ziert die Eisdrift und erh�oht �uber den E�ekt des Ekman-Pumpens den ozea-
nischen W�armestrom, so da� bei Windgeschwindigkeiten in der Gr�o�enordung
von 15 m/s eine bereits gebildete Polynja w�ahrend der gesamten Winterperiode
erhalten bleibt.

Neben dem W�armestrom wird als Folge des Ekman-Pumpens auch Salz
aus dem tiefen Ozean in die Deckschicht eingemischt. Der dadurch erh�ohte
Deckschicht-Salzgehalt baut sich wegen der langen f�ur Transporte im Ozean re-
levanten Zeitskalen w�ahrend der Sommerperiode nur teilweise ab. Zu Beginn des
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folgenden Winters ist die Dichte der Deckschicht gegen�uber der ungest�orten Um-
gebung daher bereits erh�oht, so da� schon die beginnende Abk�uhlung verst�arkte
Entrainment-Prozesse in Gang setzt. Auf diese Weise kann sich die St�orung trotz
der f�ur atmosph�arische Prozesse relevanten kurzen Zeitskalen �uber mehrere Jahre
fortp
anzen.

Eine weitere Voraussetzung f�ur eine signi�kante Verl�angerung der Lebensdau-
er einer Polynja ist eine gen�ugend gro�e Fl�ache. Je gr�o�er die Polynja
�ache ist,
desto mehr W�arme kann aus dem Ozean in die Atmosph�are 
ie�en, desto st�arker
ist also das thermische Windfeld, das wiederum entscheidend f�ur die Erhaltung
der o�enen Wasser
�ache ist. Eine Polynja mit kleiner Fl�ache kann sich also nicht
durch den Aufbau eines thermischen Windsystems selbst erhalten. In den hier
durchgef�uhrten Simulationen liegt die ,,kritische Fl�ache" in der Gr�o�enordnung
von 100 000 km2; eine genaue Festlegung des Wertes ist nicht m�oglich, da die
Entwicklung des thermischen Windfeldes sehr emp�ndlich von den Annahmen
zum Zustand der Atmosph�are abh�angt.

Im Gegensatz zu den Beobachtungen der ,,Weddell-Polynja" aus den Jah-
ren 1974 bis 1976 verschiebt sich die simulierte Polynja nicht im Verlauf der
Integration ostw�arts. Dies l�a�t sich dadurch erkl�aren, da� das eindimensionale
Deckschichtmodell keine horizontale Advektion enth�alt und somit die Verschie-
bung des gest�orten Gebietes mit demmittleren Ozeanstrom nicht ber�ucksichtigen
kann. Da sich somit auch das Gebiet mit erh�ohtem W�arme
u� nicht verlagern
kann, ist das Zentrum der atmosph�arischen Temperaturst�orung im Modell orts-
fest vorgegeben.

In der Natur dagegen ist die Position der Temperaturst�orung an die o�ene
Wasser
�ache gebunden. Daher ist zu erwarten, da� nach einer entsprechenden
Modi�kation des Atmosph�aren- und des Deckschichtmodells oder nach Kopplung
mit einem vollst�andigen Zirkulationsmodell auch dieses Merkmal der ,,Weddell-
Polynja" reproduziert werden k�onnte.

Die lokale Wechselwirkungsschleife Meereis { Atmosph�are { Ozean { Meereis
im Bereich der Polynja w�urde auch durch eine Ber�ucksichtigung der Advektion im
Ozean nicht wesentlich ver�andert. Zwar bewegen sich Meereis und Ozean im allge-
meinen mit verschiedenen Geschwindigkeiten und auch in verschiedene Richtun-
gen, doch ist die Meereisanomalie an die Position der Deckschicht-St�orung gebun-
den, so da� hinsichtlich der Prozesse, die die Lebensdauer der Polynja verl�angern,
keine wesentliche �Anderung zu erwarten ist.

Die Lebensdauer einer Polynja nach ihrer Initialisierung durch eine St�orung
in der ozeanischen Deckschicht h�angt also o�enbar von der gro�r�aumigen At-
mosph�arenzirkulation ab: Nur wenn die mittlere Aufenthaltszeit einer Luftmasse
�uber der Polynja ungew�ohnlich lang, d. h. l�anger als im quasi-klimatologischen
Mittel der ECMWF-Analysen ist, kann der W�armeeintrag aus der o�enen Was-
ser
�ache eine gen�ugend gro�e Temperaturst�orung aufbauen. Die Simulationsre-
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sultate weisen darauf hin, da� die mittlere Grundstr�omung der Atmosph�are in
diesem Fall unter 1 m/s liegen mu�.

Die Frage, ob eine Polynja durch Ver�anderung der Atmosph�arenzirkulati-
on diese Bedingungen selbst scha�en kann, kann das hier angewandte einfache
Atmosph�arenmodell nicht untersuchen. Sie k�onnte durch Kopplung des Meer-
eismodells mit einem atmosph�arischen Zirkulationsmodell mit gen�ugend feiner
Au
�osung beantwortet werden.
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Anhang A

De�nition der modi�zierten

Skalentiefe d
�

T

Der W�armeinhalt der gesamten Wassers�aule zwischen z = 0 und z = �hb wird
durch das Integral

HT =

0Z
�hb

T (z) dz (A.1)

=

�hDZ
�hb

Tb + (TD � Tb)e
z+hD
dT dz +

0Z
�hD

TD dz (A.2)

= (TD � Tb)(hD + dT ) + Tbhb + dT (Tb � TD)e
�
hb�hD
dT (A.3)

beschrieben. F�ur dT � hb � hD verschwindet der letzte Summand und die Be-
ziehung geht �uber in Gleichung (2.36). Die allgemeine Form (A.3) l�a�t sich um-
schreiben zu

HT = (TD � Tb)
�
hD + dT

�
1 � e

�
hb�hD
dT

��
+ Tbhb (A.4)

und ist dann als
HT = (TD � Tb)(hD + d�T ) + Tbhb; (A.5)

mit

d�T = dT

�
1� e

�
hb�hD
dT

�
(A.6)

formal identisch mit Gleichung (2.36). Zur allgemeinen Formulierung des Deck-
schichtmodells ist also nur in allen Gleichungen dT durch d�T zu ersetzen. F�ur
kleine Skalentiefen geht d�T in dT �uber.

Analoge Beziehungen gelten f�ur die Skalentiefe des Salzgehaltspro�ls.
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Anhang B

Auslenkung der Isentropen als

Funktion des

ozeanisch-atmosph�arischen

W�arme
usses

Ausgehend von Gleichung (5.26) wird im folgenden eine Beziehung f�ur die ma-
ximale Auslenkung hm der Temperatur
�achen abgeleitet. In allen Gleichungen
bezeichnet der Index G stets den atmosph�arischen Grundzustand. InZZZ

�(x; y; z)�T (x; y; z)dx dy dz =ZZZ
�(x; y; z) (T (x; y; z)� TG(x; y; z))dx dy dz (B.1)

ist

�(x; y; z) � �G(z) =
mpG(z)

k TG(z)
; (B.2)

wobei Luft wie �ublich als ideales Gas behandelt wird. m ist die (mittlere) Mo-
lekularmasse von Luft; k bezeichnet die Boltzmann-Konstante. pG(z) und TG(z)
bezeichnen Druck und Temperatur im Niveau z im atmosph�arischen Grundzu-
stand.

F�ur den Zusammenhang zwischen der in situ-Temperatur im Grundzustand
TG(x; y; z) und der entsprechenden potentiellen Temperatur �G(x; y; z) gilt:

TG(z) = �G(z)

 
pG(z)

pR

! R
cp

; (B.3)
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bzw.

T (x; y; z) = �(x; y; z)

 
p(z)

pR

! R
cp

� 1 �(x; y; z)

 
pG(z)

pR

! R
cp

: (B.4)

Hierbei ist
R

cp
=
�� 1

�
= 0:286 f�ur Luft, (B.5)

und
pR = 1013 hPa (B.6)

der Referenzdruck gem�a� der De�nition der potentiellen Temperatur der At-
mosph�are.

Durch Einsetzen der Beziehungen (B.2), (B.3) und (B.4) l�a�t sich das Integral
(B.1) nun in der Form

ZZZ
m

k
pG(z)

 
�(x; y; z)

�G(z)
� 1

!
dx dy dz (B.7)

schreiben. Die H�ohenabh�angigkeit des Drucks wird durch die barometrische
H�ohenformel

p(z) = p0 � e
� z
zs ; (B.8)

beschrieben, wobei p0 den Ober
�achendruck (Niveau z = 0) und

zs =
k ~T

mg
(B.9)

mit ~T als mittlerer Temperatur die sogenannte Skalenh�ohe bezeichnet. Damit
geht das Integral �uber in

m

k
pG0

ZZZ
e�

z
zs

 
�(x; y; z)

�G(z)
� 1

!
dx dy dz: (B.10)

Zu bestimmen ist jetzt nur noch �(x; y; z), was aber mit den bisher abge-
leiteten Beziehungen noch nicht m�oglich ist. Gleichung (5.18) gibt n�amlich nur
die vertikale Auslenkung der �-Fl�ache an, die im Grundzustand �uber der Posi-
tion (x; y) in der H�ohe z verl�auft: Im gest�orten Temperaturaufbau verl�auft sie

�uber der Position (x; y) in der H�ohe z + �(x; y; z), schneidet also den Punkt
(x; y; z+�(x; y; z)), wobei im Rahmen dieser Anwendung � < 0 gilt. Dagegen l�a�t
sich aus Gleichung (5.18) zun�achst nicht ablesen, welche �-Fl�ache im gest�orten
Temperaturaufbau den Punkt (x,y,z) schneidet, denn dazu mu� das Niveau zG
bekannt sein, aus dem die betre�ende �-Fl�ache ausgelenkt ist. Ist zG bestimmt

1Der bei dieser N�aherung gemachte Fehler ist bei physikalisch sinnvollen St�orungen kleiner
als 2%.



ANHANG B. AUSLENKUNG DER ISENTROPEN 92

H0

(x,y,z)

(x,y,zG)

η(x,y,zG)

Θ(x,y,z)

ΘG(x,y,zG)=

Θ0G

Abbildung B.1: Querschnitt durch eine ausgelenkte Temperatur
�ache mit den zu

ihrer Beschreibung eingef�uhrten Gr�o�en. Die gestrichelte �-Fl�ache bezieht sich

auf den atmosph�arischen Grundzustand. �(x; y; zG) bezeichnet ihre vertikale Aus-
lenkung.

(Abschnitt 5.3), so l�a�t sich mit Hilfe von Gleichung (5.1) auch die Temperatur
�(x; y; z) an diesem Punkt berechnen: Wie Abbildung B.1 zeigt, ist

�(x; y; z) = �G(x; y; zG) = �0G +
�N2

g
zG(x; y; z): (B.11)

Damit l�a�t sich das Integral (B.10) so umschreiben, da� sein Wert nur noch von
zG abh�angt: Mit

�(x; y; z)

�G(x; y; z)
� 1 =

�0G + �N2

g
zG �

�
�0G + �N2

g
z
�

�0G + �N2

g
z

(B.12)

=
�N2

g
(zG � z)

�0G + �N2

g
z

(B.13)

= �

�N2

g
�(x; y; zG)

�0G + �N2

g
z

(B.14)

folgt n�amlich:

H0 F �t = �cp
m

k
pG0

ZZZ
e�

z
zs

�N2

g
�(x; y; zG)

�0G + �N2

g
z
dx dy dz (B.15)
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Nach Einsetzen von Gleichung (5.18) l�a�t sich dies nach hm au
�osen. Gleichzeitig
erfolgt der �Ubergang zu Zylinderkoordinaten f�ur die Integration:

hm = �
2�H0 F �t

cp
m
k
pG0

�N2

g

�

0
BBB@
ZZ �

zG
z0
+ 1

�
e�

z
zs

�
�0G + �N2

g
z
��

R2

R2
0

+
�
zG
z0
+ 1

�2� 3

2

RdR dz

1
CCCA
�1

(B.16)
Dies ist die gesuchte Gleichung zur Bestimmung von hm.
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