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Zusammenfassung 

GegenwÃ¤rti wird der EinfluÂ des Meereises auf die  globale Ozeanzirkulation 
als Randbedingung a n  der MeeresoberfiÃ¤.ch mit, verschiedenen Meereis-Ozea,n 
Modellen untersucht,. In der hier vorgest,ellten Arbeit wird dieses Ziel durch 
Vergleich von Beoba~chtungen mit  einem Meereismodell realisiert. Dazu wird 
ein optimiertes dyna.inisch-thermodynamisches Meereismodell fÃ¼ das Weddell- 
ineer mit  einem ein-dimensionalen ozeanischen Decl~scl~ichtmodell gekoppelt, das  
mit  den atmosphÃ¤rische Antriebsda,ten der globalen Analysen des Europa,ischen 
Zentrums fÅ¸ mittelfristige Wettervorhersagen (ECiMWF) fÃ¼ die Jahre 1986 und 
1987 betrieben wird. 

Mit Hilfe von SensitivilÃ¤,t.sstudiei wird der EinRuÂ verschiedener atmosphÃ¤ri 
scher Antriebspa,rametcr und numerischer Modellparameter untersucht, u m  die 
benÃ¶tigte Genauiglieiten bei der realist,ischen Simulation des Meereises quanti- 
fizieren zu kÃ¶nnen Die Lufttemperat,ur und der Wind  sind diejenigen Randbe- 
dingungen, die hohe Anforderungen an die Genauigkeit, erfÃ¼lle mÃ¼ssen um gute  
~ b e r e i n s t i m m u n g e n  zwischen den Modellergebnissen fiir die Eisdicke, Eiskonzen- 
t.rat,ion und llriftgeschwi~idiglieit mit, den Beobacht,ungen zu erzielen. Ferner zeigt 
sich. daÂ die Nettogefrierrate, die den wichtigsten EiiifluÂ des Meereises auf den 
Ozean darstellt,, im wesentlichen durch die Stiirke und  Struldur  des Windfeldes 
bestimmt, wird. 

Das opt,imierte Meereismodell zeigt, gute  ~ b e r e i n s t i m m u n g e n  mit  den Eis- 
l~onzentrat,ioneii~ die aus den Analysen der Fernerl~undungsdatcn von passiven 
Mikrowellensensoren best,irnn~t, werden. Vergleiche zwischen Modellergebnissen 
und Driftbojen ergeben. daÂ die Driftgeschwindigkeit nur wiihrend verschiede- 
uer kurzer Perioden durch die freie Drift, beschrieben werden kann. FÅ¸ t,Ã¤,glicl 
wecliselnde atmosphÃ¤risch Antriebsdat.en mÃ¼sse jedoch Deformationsprozesse 
im Meereis berÃ¼cksichtig werden. um realistische Geschwindiglieitsverteilungen 
zu erzielen. 

Die BerÅ¸cksiclitigun eines ScIi~iee-Eis-I<oriversionsprozesses liilirt zur Bil- 
dung meteorischen Eises mit einer ausgeprÃ¤gt,e rÃ¤umliche Struktur .  Vergleiche 
mit MeÂ§date aus Eiskernprofilen erlauben dabei AbschÃ¤tzunge Ã¼be die mit t -  
lere winterliche Niederschlagsrate. die bisher nicht bekannt ist. 

Ferner wird der EinfluÂ eines erhÃ¶hte ozeanischen WÃ¤rn~eflusse untersucht. 
der in besserer ~ ' b e r e i n s t i r n m u ~ ~ g  mit Beobacl~tungsdaten ist und sich durch F- 
eignete .inderung der Einmischungstiefe irn ein-dimensionalen Decl~schichtmodell 
ergibt.  



Summary 

T h e  role of the  sea ice in determining t h e  boundary conditions a t  t11c sea surface 
and its influence on the  global ocean circulation is presently i n v ~ s t i g a ~ e d  with 
several sea ice - 0cea.n models. In t,he thesis presentecl l-iere t,llis investigation 
is carriecl out tl~rougll a compa,rison between observations and sca. ice model 
results. An opt in~ized dynan~ic- thermodynan~ic sea ice model for t11c Wedclell Sea 
is coupled t o  a one-dimensional mixed layer n ~ o d e l  and is forced with atlnospheric 
boundary conditions from the  global analyses of the  European Centre for Medium 
Range Weather Forcasts (ECMWF) for t,he years 1986 a,nd 1987. 

From sensitivity studies the  influence of different at.mosp11eric forcing and 
nlodel pararneter is examined to quantify t11c rccl~~irccl accuracy for a rca,listic 
simulation of the  sea ice. Especia,lly air temperature ancl wind field ha,ve t o  be 
known t o  a high accuracy in order t.o procluce a good correspondcnce between 
model rcsults sea ice observations. Furthern~ore it is shown t l~a , t  t h e  net free- 
zing rate. which represents the  most important boundary condition for the polar 
ocea,n, is essentially determinecl by t,he streiigt,l~ and structurc of t h e  wind field. 

T h e  optmized sea ice rnodel shows a, good agreement with sea ice concen- 
trations, which were analysed by remote sensiiig da ta  froin passive microwave 
sensors. Comparison between model results and buoys drift dat,a suggestis a free 
clrift solution for t h c  ice drift speed only for short t.ime periods. For dailv varying 
atmospheric forcing clata deformation processes ha,ve t o  be  considerecl t o  reach a 
realistic distribution of the  drift speed. 

T h e  inclusion of t h e  snow-ice-conversion process lea,cls t.0 t h e  fonnation of 
inet,eoric ice with a pronouncecl spatial distribution. Con~pa,rison with measure- 
inents frorn sea ice cores allows a. rough e s t i n ~ a ~ i o n  of thc  avcrage precipit,at.ion 
rate  in wintertimc. which is not well known. 

Furthermore t h e  influence of a, increasecl oceanic heat flux is examined. A 
better correspondence t o  observations is obt,ained by a modification of the  dept11 
of t h e  entrainment Zone in t h e  one-dimensional inixed layer moclel. 







2 Einleitung 

scliung globaler Kli~i~aprozesse ist die Fragestellung dieser Wechselwirkung in den 
letzten Jahren von steigendem Interesse. 

Das Meereis bedeckt bis zu 10% der ErdoberflÃ¤ch und spielt bei der Be- 
trachtung als Komponente des Klimasystems (AtmosphÃ¤re-KryosphÃ¤re-Ozea 
BiosphÃ¤re eine bedeutende Rolle. GroÂ§ Gebiete des polaren Ozeans werden 
von einer variablen dÅ¸nne Eisschicht bedeckt, die sich aus gefrierendem Meer- 
wasser und akkumulierendem Schneefall bildet. An der Grenzschicht zwischen 
Ozean und AtmosphÃ¤r wirkt das Meereis als verstÃ¤rkende Reflektor auf die 
Strahlungbilanz an der ErdoberflÃ¤che da das VerhÃ¤ltni von ausfallender zu ein- 
fallender Strahlung ( die sog. Albedo) beim Meereis sehr viel grÃ¶Â§ als beim 
Wasser ist,. Deshalb kommt es durch die Meereisbedeckung an der ErdoberflÃ¤ch 
zu einer Reduktion der absorbierten einfallenden kurzwelligen Strahlung. Zu- 
gleich wirkt das Meereis als trennende Schicht zwischen der AtmosphÃ¤r und dem 
Ozean und unterdrÃ¼ck somit entscheidend den Austausch von Impuls, WÃ¤rm 
und Substa,nzen. 

Der EinfluÂ des Meereises auf den polaren Ozean wird im wesentlichen durch 
die Eisbildung, die Eisausdehri~~ng und die Eisdrift beschrieben. Der charakte- 
ristische Salzgehalt (etwa 5 psu; psu = practical salinity unit, welches etwa den 
Promille entspricht) und das dynamische Verhalten des Meereises bilden dabei 
die entsclieidenen Grundlagen bei den klima,tischen Untersuchungen der polaren 
Regionen. Das Gefrieren von Meereis fÅ¸hr zu einem Salzeintrag in den Ozean, 
was u.a. I<onvektionsprozesse zur Folge hat, wÃ¤hren das Schmelzen von Meer- 
eis einen SÅ¸Â§wassereintr bewirkt, welches eine Stabilisierung der ozeanischen 
Deckschicht bewirkt. Die Eisbewegung erzeugt eine rÃ¤umlich Trennung der be- 
sdiriebenen thermodynamischen Prozesse; dies hat zur Folge, daÂ die Gebiete des 
Gefrierens und Schmelzens zu einem Ungleichgewicht im vertikalen ozeanischen 
Salzflufi fÃ¼hren was wiederuni einen bedeutenden EinfluÂ auf die grofirÃ¤umig 
Ozeanzirkulation hat. 

Die Meereisbedeckung des SÃ¼dpolarmeeres die grÃ¶Â§ zusa,mmenhÃ¤ngend 
der Erde, unterliegt einer starken jahreszeitlichen VariabilitÃ¤t Der ausgeprÃ¤gt 
saisonale Zyklus des Meereises zeigt eine starke VerÃ¤nderlichkei gegenÃ¼be Ã„nde 
rungen in den Randbedingungen der AtmosphÃ¤r und des Ozeans. 

Die Simulation dera,rtiger Prozesse ist eine der Hauptaufgaben der Meereismo- 
delliemng. Als Konsequenz der angestrebten Kopplung von A t m o ~ p h ~ r e ,  Ozean 
und Meereis in groÂ§skalige Zirkulationsmodellen niÅ¸sse die physikalischen Ei- 
genscha.ften des Meereises in der Meereismodellierung berÃ¼cksichtig werden, um 
die globalen Prozesse im System AtmosphÃ¤re-Meereis-Ozea angemessen zu si- 
mulieren. Die Hierachie der Modelle reicht von reinen Meereismodellen Ã¼be 
Meereis-Ozean, Meereis-AtmosphÃ¤r bis zu Meereis-Ozean-AtniosphÃ¤x Model- 
len. Zum heutigen Stand der Forschung werden in dieser Arbeit Modellstudien 
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durchgefiihrt, die in erster Linie die Optimierung des Meereismodells beinhal- 
t,en, um mÃ¶glichs realistisch die zwischenjÃ¤hrliche und jahreszeitlichen Variabi- 
litiiten des Meereises beschreiben zu kÃ¶nnen 

I-IauptsÃ¤.chlic werden in der Meereismodellierung Prozefistudien angestrebt,  
d ie  z.B. den FrischwasserzufluÂ ( S c h m e l ~ ~ r o z e s s e  vom Meereis) in die Ozeane un- 
t,ersuchen. Weiterhin ist die hohe Sensitivita,t der polaren Regionen gegeniiber 
ErhÃ¶hunge des CO2-Gehaltes eine offene Frage in den Klimastuclien, da. zu ent- 
scheiden ist. was ursa,chlich dafÃ¼ verantwortlich ist (z.B. ungenÃ¼gend Wieder- 
gabe der Zirkulat,ion oder zu vereinfachende Darstellung der Meereiskomponente). 
In diesem Zusammenhang ist das Wissen Ã¼be die geforderte Genauigkeit der 
Anregungs- und Modellpa.ra~net,er von zusÃ¤tzliche Bedeutung, u m  so die rele- 
vanten RÅ¸cl<l~opplungsprozess des Klimasystems zu verst,ehen. 

Bisher fanden nur sehr einfache Aspekte des Meereises Einga,ng in die nu- 
merischen Klimastuclien. Zum gegenwÃ¤rtige Zeit,punkt werden T'eilaspekte der 
Wechselwirkung zwischen Eis, Ozean und AtmosphÃ¤r in S i m ~ ~ l a t i o n s s t ~ ~ d i e n  un- 
t,ersucht,, um so die wesentlichen dynamischen und thern~odyna~nischen  Prozesse 
des Meereises fÃ¼ ein voll gekoppelt,es Klimamodell zu nutzen. 

1.2 ModellansÃ¤tz 

Die Analysen, der langjÃ¤hrige Beobachtungen in den Polargebieten haben ge- 
zeigt. daÂ die nun~erische Simulation des Meereises in erster Linie a,uf thermody- 
namischen und dynamischen Prozessen beruht. Diese Prozesse sind mi t  unter- 
schiedlicher Gewichtung und Realisierung in den groflskaligen Meereismodellen 
integriert. 

Bei der t . h e r n ~ o d ~ n a n ~ i s c h e n  Beschreibung des Meereises haben sich die Be- 
rechnungen des Eiswachstu~ns durch [Sem761 und [Par791 als gute  Niiherung bei 
der Energiebilanz in der groflskaligen Meereismodellierung erwiesen. Die unzu- 
reichenden Ergebnisse bezÃ¼glic der Eisdickenverteilung bei t ~ l ~ e r m o d y ~ ~ a ~ n i s c l ~ e n  
Meereis~nodellen (z.B. [Par79]) fÅ¸hrte zu der Notwendigkeit, dynamische Pro- 
zesse bei der Simulat,ion des Meereises in Bet,racht zu ziehen. Durch die BerÃ¼ck 
sichtiguiig eines IirÃ¤ft,egleichgewichtes das die A n n a h n ~ e  eines viskos-plast,ischen 
Deformationsverhal te~~s des Meereises einschlieflt. konnte die numerische Simu- 
lation zu einem clynamisc11-tl~er~nodynan~iscl~en Meereismodell erweitert werden 
[Hib79]. Die Meereismodellierung fÅ¸hr gegenwÃ¤rti durch die Beriicksichtigung 
sowohl dynamischer. insbesondere durch die rheologische Beschreibung des Meer- 
eises. als auch t l ~ e r m o d y ~ ~ a m i s c l ~ e r  Prozesse zu den besten Ergebnissen. 
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Durch clie Modellierung der rl~eologiscl~en Eigenschaften des Meereises kÃ¶nne 
Deforn~a,tionsprozesse simuliert werden. die eine wichtige R,olle in1 Austausch zwi- 
scheii At,mospliÃ¤r und Ozean spielen. Deformationsprozesse (z .B.  Eisriiclienbil- 
clung) beeinflussen die Eisdickenverteilung in weiten Bereichen der polaren Ge- 
bietje. Gleichzeitig kommt es durch die Deformationen zur Bildung von offenen 
WasserflÃ¤chen in denen Neueisbilclung inÃ¶glic ist. Dieses neue diinne Eis ~vÃ¤chs 
dabei t , l ~ e r m o c I y r ~ a ~ ~ ~ i s c l ~  schneller, als es dem dicken Eis mÃ¶glic ist. Offene Was- 
scrflÃ¤che (zum Teil als Rinnen) sind auch in Wintersituationen anzut,reffen und  
beeinflussen lokal clie Wiirrnebilanz Å¸be dem Meereises. Weiterhin wird durch 
die Meereisdrift lateral Wiirme von den Schmelzgebiet~en (WÃ¤rmesenke in die 
Produktionsge11iet.e (WÃ¤rmequelle transportiert,. 

Bei der Rheologie des Meereises fiilirt, die viskos-plastische Beschreibung 
[Hib79] zu erfolgreichen Ergebnissen. Andere AnsÃ¤tz (z.B. das C'avitating Fluid 
Modell [Fla92]) sind numerisch weniger aufwendig. jedoch nicht unbedingt zur  
vollstÃ¤.ndige Beschreibung des Meereises geeignet. Das Cavitating Fluid Modell 
etwa berÅ¸cksiclit,ig nur Deformat,ionen unter konvergent,en Bedingungen. Fiir 
das Hibler-Meereismodell im Wecldelln~eer hat sich gezeigt [Har94]. daÂ Schercle- 
forn~a,t,ionsl<rÃ¤ft einen Å¸berwiegencle Ant,eil an den Defonnationsl<rÃ¤fle haben 
und somit BerÅ¸cksichtigun in der numerischen Meereismodellieruiig finden soll- 
ten. 

Das dyiia,iniscl~-tl~ermoclynan~ische Meereismodell von Hibler L19791 wurde fiir 
das Gebiet des Weddellmeeres angewandt und mit einigen wenigen p ~ n k t ~ u e l l e n  
Clesc,l~windigkeit.sinessungen von Driftbojeii verglichen [IIib83]. wobei diese Mo- 
del ls im~~lat ion zu Ergebnissen fiihrte, clie der RealitÃ¤ einigerrriaflen nahe kommt. 
Die Meereisdrift zeigt irn Mit,t,el eine zyl<lonale Zirkulation (Weddellwirbel). so 
daÂ die Eisdicke durch Eispressungen im westlichen Gebiet cles Wedclellmeeres 
zur antarktischen Halbinsel hin a,nsteigt. 

Das angesprochene Meereismodell [Hib83] wurde ~1111 die Schiieeauflage, in 
Anlehnung an die t11erinodyna.misclien Prozesse von fPar79], erweitert [Lem90, 
Owe901. Dies ha t  eine Abnahme der Eisdicke aufgrund des geÃ¤.nderte Reflek- 
tionsverhaltens der OberflÃ¤ch und des Isolierungseffektes durch die geringere 
WÃ¤rmeleitun der Schneeaufla,ge zur Folge. Weiterhin wurde der ozeanische 
WÃ¤rmeÂ§ nicht durch eine konstante Randbedingung (irn Gkgensa,tz zu den 
Simula,tionen von [Par79. FIi1279]) wiedergegeben, sondern prognostiscl~ durch ein 
eindimensionales Decl<schichtiriodell [Lein871 best immt,  welches eine rÃ¤umlicl~ 
und zeitliche Variation cles ozeanischen WÃ¤rmeflusse ermÃ¶glicht, Dieser Moclell- 
ansatz wurde erfolgreich auf ein Meereismodell fÃ¼ den  siidliclien Ozean erweitert 
[Sto90]. 

Der atmospharisclie Antrieb wurde sowohl klin~atologisch als auch mit  tÃ¤gli 
chen Zeitschritten in  den obigen Modellrealisierunge~~ verwendet. Bei den tÃ¤gli 
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chen atmospl~Ã¤~rische Antriebsdaten haben sich die Ergebnisse der numerischen 
Wettervorhersage~~~oclelle a,ls gute Eingangspa,r&meter fÃ¼ die Meereismodellie- 
rung erwiesen. SensitivitÃ¤tsstudien die unterschiedliche AnsÃ¤,tz bei der Para- 
~ne~r is ie rung der unteren a~tmospl~Ã¤rische Grenzscl~icht berÃ¼cksichtigen haben 
die Anwendbarkeit der atmosphÃ¤riscl~e Ant,riebsparameter bestÃ¤tig [Sto92a]. 

1.3 Modellopt imierung und -verifikation 

Ein Vergleich von Ergebnissen der Meereismodelle mit Verifikationsdaten kann 
nur punktuell und fÃ¼ beschrÃ¤.nkt ZeitrÃ¤um durchgefiihrt werden. Um die Qua- 
litÃ¤ der Modellergebnisse beurteilen zu kÃ¶nnen sind derartige Vergleiche aber 
unerlÃ¤sslich In den letzten 20 Jahren stehen durch intensive Messungen und Be- 
obachtungen Dafensgtze zur VerfÅ¸gung die fÃ¼ ein Meereismodell mit tÃ¤gliche 
Zeitschritt genutzt werden kÃ¶nnen Insbesondere die Fernerkundungsda,ten der 
letzten Jahre bieten hier die MÃ¶glichkei einer besseren rÃ¤umliche und zeitlichen 
Abdeckung der Meereisgebiete mit Beobacl~tungsdaten. Aufgrund der VerfÃ¼gbar 
keif der a tmospl~~r ischen Antriebsfelder durch Analysen der numerischen Wetter- 
vor11ersa.gemodelle sind detaillierte Sin~ulationsstudien bei sich tÃ¤glic Ã¤ndernde 
Meereisbedingungen mÃ¶glich 

Zum gegeiiwÃ¤rtige Zeitpunkt sind clie Meereismodelle als Vorstudien fÃ¼ die 
mgestrebte vollstÃ¤ndig Kopplung an Zirk~~lationsmodelle zu sehen. In diesem 
Rahmen wird diese Studie als Beitrag zur Entwicklung eines optimierten Meer- 
eismodells eingebettet, wobei der Schwerpunkt auf dem Vergleich mit Verifikati- 
onsdaten beruht,. 

Das Ziel dieser Studie ist es, clie SensitivitÃ¤ des Meereismodells bezÃ¼glic der 
at~mopllÃ¤~rische Randbedingungen nÃ¤he zu untersuchen. Weiterhin sollen Mo- 
dellpa,ramet,er durch vergleichende Messungen angepasst und verifiziert werden. 
Hier sind vor allern die Modellparameter zu nennen, die einen groÂ§e EinfluÂ auf 
das dynamische Verhalten des Meereises haben, da aufgrund der Trajektorien 
von Driftbojen ein Vergleich mit den prognostizierten Modellergebnissen mÃ¶glic 
ist. Das optimiertje Meereismodell zeigt somit AnsÃ¤tz auf, die in der numeri- 
schen Modellierung bei der weitergehenden Kopplung zwischen Ozean-Meereis- 
AtmosphÃ¤r Anwendung finden kÃ¶nnen Das Zusammenspiel zwischen der Verifi- 
liation und der Optimierung der numerischen und physikalischen Prozesse bilden 
dabei die Grundlage zu dieser Arbeit. 
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1.4 Ãœberblic 

I111 Kapitel 2 der Arbeit werden die wesentlichen Parametrisierungen der Modell- 
physik erlÃ¤,uter und die Kopplung des Meereises an die At,n~osphare und den 
Ozean beschrieben. Weiterhin werden die spezifischen Merkmale des Meereismo- 
dells, die dieser Anwendung zugrunde liegen, nÃ¤,he ausgefÃ¼hrt 

Auf das Datenmaterial,  das die Verifikationsda,ten fÃ¼ die Modellergebnisse 
liefert,, wird im 3. Kapitel eingegangen. 

I1n Kapit,el 4 werden Sensitivit.Ã¤t,sstudie durchgefÅ¸hrt, die die AbhÃ¤ngigkei 
der prognostischen Variablen des Meereisinodells vom atmosphÃ¤rische Antrieb 
und den Modellparainetern aufzeigen. Die notwendigen Anforderungen an die 
Genauigkeit der at~mosphÃ¤,riscl~e Antriebsparan~eter werden bestimmt, u m  die  
ZuverlÃ¤ssigkeit fiir die Meereismodellierung zu prÃ¼fen 

Als Konsequenz der Ergebnisse des Kapitels 4 stellt Kapitel 5 vergleichende 
Untersuchungen zwischen dem atn~ospharischen Antriebsfeld der Lufttemperatur 
von Analysen des E C M W F  und Driftbojenmessungen vor. 

Im Kapitel 6 wird ein Verfahren vorgestellt, das die wichtigsten dynamischen 
Modellpararnet,er da,hingehend optimiert,  daÂ Abweichungen zwischen den Mo- 
dellergebnissen und gemessenen Verifikationsdaten minimiert werden. 

Das Kapitel 7 behandelt die wesentlichen Ergebnisse des optimierten Meereis- 
modells und diskutiert die dynamischen und thermodyna,mischen Auswirkungen 
auf das Meereis. 

Abschlieflend werden in Kapitel 8 die Folgerungen fÃ¼ das Meereismodell dis- 
kutiert und ein Ausblick Ã¼be die zukÃ¼nftige AktivitÃ¤.te in Bezug auf die Meer- 
eisinodellierung gegeben, u m  so die Erkenntnisse Ã¼be die, schon von F.Nansen 
beschriebene, ,,seltsame NaturLLdes Meereises zu erweit,ern. 





3. ein Modell fÃ¼ die WÃ¤nneleitung das den Warn~estroin duich das Eis und 
den Schnee durch die berechnete OberflÃ¤chentemperatu und dei vorgege 
ben Ozeantemperatur bestimn~t.  

4.  eine Bilanz fÃ¼ die Ma,sse von Eis und Schnee und fÃ¼ den Bedeckungsgrad 
(eisbedeckter Anteil pro Fla,che), die unter Beriicksichtigung der Driftge- 
schwindigkeit (Punkt 1) und den Gefrier- und Schmelzraten (Punkt 2 und 
3) die neuen Eis- und Schneedicken sowie den Bedeckungsgracl bestimmt. 

2.1.2 Impulsbilanz 

In guter NÃ¤,herun lÃ¤,fi sich das Meereis grofiskalig als zwei-dimensionales Kon- 
t inuun~ beschreiben. In kartesischen Koordinaten ist die In~pulsbilanz des Meer- 
eises in einer zwei-dimensionalen Ebene dann wiedergegeben durch 

wobei = $ + U  - V die t,otale Zeitableitung, m die Eismasse pro EinhcitsflÃ¤che 
k der Einheitsvektor senkrecht zur OberflÃ¤che U die Geschwindigkeit des Meer- 
eises, f der Coriolisparameter, g die Erdbeschleunigung und H die Meereso- 
berflÃ¤chentopographi [Hib'ig] reprÃ¤sentieren Der Bescl~leuriigungsler~n auf der 
linken Seite von (2.1) ergibt sich aus der Summe der Corioliskraft (-777. fk X U);  

der Schubspannung des Windes ( T ~ ) ,  der Schubspannung des Ozeans ( T ~ ) ,  der 
OberflÃ¤chenneigung(rn.gV1~ und den internen KrÃ¤fte F im Eis. Die Schub- 
Spannungen des Windes und des Ozeans sowie die internen Spa,nnungen sind die 
dominaten Terme in (2.1) und nahezu von der gleichen GrÃ¶fienordnung 

Die Schubspannungen des Windes und des Ozea,ns werden als integrale 
atmosphÃ¤risch Randbedingungen mit konstantem Drehwinkel bestimmt, z.B. 
[McP80]. FÅ  ̧ den Ozean gilt somit 

-rw = pwcw\Vv, - ul [ (Uw - U )  cos Q + k X (Uw - U )  sin 01 (2.2) 

analog gilt fÃ¼ die Atmosphiire 

mit 

pw = Dichte des Ozea,ns 
pa = Dichte der Atmosp11Ã¤.r 
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Uw = Ozeanische StrÃ¶mungsgeschwindigkei 
Ua = Windgeschwindigkeit 
C^, = ozeanischer Schubspannungskoeffizient 
cÃ = atmosphÃ¤rische Schubspannungskoeffizient 
0 = Drehwinkel fÃ¼ den Wind 
C3 = Drehwinkel fÃ¼ die ozeanische StrÃ¶mun 

Die din~ensionslosen Schubspannungskoeffizienten C^, und ca werden rÃ¤um 
lich und zeitlich als konstant angesehen. Der Drehwinkel fÃ¼ die geostrophische 
StrÃ¶mun C3 betrÃ¤g -25O, wÃ¤hren der Drehwinkel $ = 0' gesetzt wird, da  
der Wind als Bodenwind angenommen wird (siehe z.B. Kapitel 2.4 oder auch 
[Sto92a]). FÃ¼ die AtmosphÃ¤r (vgl. 2.3) kann die Relativgeschwindigkeit zwi- 
schen der Eisdrift und der Windgeschwindigkeit vernachlÃ¤ssig werden, da im 
allgemeinen lUal >> U gilt. 

Die internen KrÃ¤,ft F werden durch die Divergenz des zwei-dimensionalen 
Scl~ubspannungstensors a ausgedrÃ¼ckt 

Der Spaimungstensor a wird als Funktion der Eisdicke hi, der Eiskonzentration 
A und des Tensors der Deforma,tionsraten i beschrieben, wobei 2 durch die Gra- 
dienten der Driftgeschwindigeit des Meereises gegeben ist. Das Materialverhalten 
des Meereises wird fÃ¼ kleine Deformationsraten als linear-viskose kompressible 
FlÃ¼ssigkei und fÅ  ̧grofie Deformationsra,ten durch ein plastisches Verhalten reali- 
stisch interpretiert [Hib79]. Ausgehend von diesem Verhalten lÃ¤fi sich das Meer- 
eis durch ein viskos-plastisches FlieBgesetz beschreiben, welches eine modifizierte 
Form des nicht-linearen Fliefigesetzes fÃ¼ eine FlÃ¼ssigkei ist 

wobei die Diagonale des Deformationsratent,ensors 2 die Divergenz der Meereis- 
drift darstellt und < als KompressionsviskositÃ¤ und 7 als ScherviskositÃ¤ bezeich- 
net wird. P / 2  ist der statische Druck, der als eine Funktion der Meereisdicke hi 
und des Bedeckungsgrades A angesetzt wird [Hib79] 

P = P'h, exp(-C(l - A)) (2.6) 

wobei P' und C als dynamische Eisfestigkeitsparameter anzusehen sind. In (2.6) 
gibt P die maximal erlaubte Spannung an, bei der die Deformation einsetzt. Bei 



10 Meereismodell 

der zwei-dimensionalen Betra,chtungsweise wird diese Bruchgrenze durch eine so- 
genannte FlieÂ§kurv (siehe z .B.  [Mel86]) beschrieben, die in der Ebene der Haupt-  
spannungskoinponenten von U angesetzt, wird. Aus den Hauptkomponenten des 
Spannurigstensors lassen sich fÅ¸ diesen Ansatz die ViskositÃ¤.te bestimmen 

und 

mi t  

wobei e die ExzentrizitÃ¤t der elliptischen Flieflkurve, also das VerhÃ¤ltni der 
Kompressions- zur Schervisliositat bestimmt. Da. die ViskositÃ¤te in  (2.7) und  
(2.8) fÃ¼ sehr kleine D ~ f o r i n a t i o n s r ~ t e n  unverhÃ¤ltnismÃ¤Â groÂ werden, mÃ¼sse 
sie durch einen ma,ximalen Wert begrenzt werden 

(maz CmaZ = (2 ,5  X l o 8 s ) P  und bz = - 
e2 

(2.10) 

Aufgrund dieser Modellanahmen fÃ¼ das Fliefiverhalten des Meereises, verblei- 
ben drei empirische Parameter  (e, P" und C), die durch Vergleiche mi t  MeBdaten 
nÃ¤he bestimmt werden rniissen. 

2.1.3 Thermodynamik 

Der thermodynamische Anteil des Meereisrnodells basiert auf der Energiebilanz 
Ã¼be dem eisbedeckten und eisfreien Teil der Gitterzelle. Die Energiebilanz Ã¼be 
dem Meereis lÃ¤Â sich wie folgt berechnen fSem76, P a 7 9 1  (FlÃ¼ss in die OberflÃ¤ch 
werden a,ls positiv angenommen) 

mi t  
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netto Energieflufi 
sensibler WarmefluB 
latenter Warmeflufl 
FluÂ der kurzwelligen Einstrahlung 
FluÂ der kurzweiligen Ausst,rahlung 
FluÂ der langwelligen Einstrahlung 
FluÂ der langwelligen Ausstrahlung 
kond11ktiver WÃ¤rmeflu 
atn~osphÃ¤rische WÃ¤rmeflu 

FÅ¸ das offene Wasser laÂ§ sich eine Ã¤hnlich Bilanz herleiten [Par79]. Die 
kurzwellige Gegenstraldung wird, als Anteil der kurzwelligen Einstrahlung. 
durch die Albedo a an der E r d ~ b e r f l ~ c h e  ausgedrÅ¸ckt wobei die Albedo auf- 
grund der OberflÃ¤cheneigenschafte (Schnee oder Eis, Schmelzen oder Gefrieren) 
variiert. 

Die Strahlungsfliisse werden analog zu Parkinson und Washington [I9791 aus 
astronomischen Parametern und atmosphÃ¤rische Variablen, wie Luftt,enipera- 
tur,  Feuchte, Luftdruck und BewÃ¶lkun abgeleitet. Die kurzwellige Einstrahlung 
(solarer Anteil) F,\., reduziert u m  den Anteil der Wolkenbedeckung [Lae60], be- 
rechnet sich nach einer empirischen Gleichung von [Zil72] aus 

S cos2 Z 
Fsl = 

c o s  Z + 2.7)e X 10-5 + 1.085 cos Z + 0 .1  
1 11 - 0.6 Cl3! 12.12) 

mit 

S = Solarkonstante = 1353 W/m2 
e = aktueller Dampfdruck 
Z = solarer Zenitwinkel 
Cl = BewÃ¶lkun im Wert,ebereich von 0 bis 1 

Der Nett,obetrag der kurzwelligen Strahlung ergibt sich somit aus 

Die langwellige Einstrahlung F1l wird fiir jeden Zeitschrift nach einer Gleichung 
von fIds69l und einen1 Wolkenfaktor [Mar66] bestimmt 

Fl = [l - 0,261e.rp-7.77 X 10-'(273 - T=)'] (1  + 0,275 Cl )  (2.14) 

mit 



er = Stefan Boltzman Konstante = 5.6710-s 
Ta = Lufttemperatur a n  der OberflÃ¤ch 

Mit. dem Stefan Boltzn~a,n Gesetz. wird die langwellige Ausstrahlung als Funk- 
tion der OberflÃ¤chentemperatu T, ausgedrfickt,, so da,Â sich die Bilanz der lang- 
welligen Strahlung ergibt aus 

F i  = m-0~:) (2.15) 

mit  

es = Langwellige EmissivitÃ¤ = 0.97 

Die t,urbulenten FlÅ¸ss (latenter und sensibler Anteil) werden Å¸he Standardfor- 
mein berechnet,. Der sensible WÃ¤rinefluf FH ergibt sich aus der Temperaturdif- 
ferenz in  der unteren Luftschicht 

mi t  

pa = Dichte der Luft a,nl Boden = 1.3 k a m 3  
cp = spezifische WÃ¤rmekapazitÃ = 1004 J k g l I C 1  

= WÃ¤rmeaustauscl~koeffizient = 1.75 X 1 0 3  
Ua = Windgeschwindigkeit 

In Analogie zu (2.16) wird der latente WÃ¤rmefluf Fl_, aus der Differenz der Feuchte 
in der bodenna,hen Grenzschicht bestimmt a,us 

L = VerdampfungswÃ¤rm (= 2.5 X 106) 
oder Sublimation (= 2.834 X 106) J k g - \  

CE = WÃ¤rmeaustauschkoeffizient gleicher Wert wie CH 
qlom = spezifische Feuchte in 10m 
(l, = spezifische Feuchte a n  der OberflÃ¤ch 
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wobei sich die spezifische Feucl~t,e aus einer empirischen Gleichung fÃ¼ den SÃ¤tti 
gungsdampfdruck, sowohl Ã¼be dem Meereis als auch Ã¼be dem offenen Ozean, 
bes t in~n~t .  

Der noch verbleibende konduktive WÃ¤rmefluf Fcon in (2 .11)  beschreibt 
die Wiirmeleiturig durch das Eis. Als Ansatz dient hier das sogenannte 0- 
Schicl~tenmodell [Sen176], welches in der Vertikalen ein lineares Temperaturprofil 
im Eis wie a.uc11 im eventuell vorhandenen Schnee voraussetzt. Mit diesen Mo- 
dellannahn~en kann die Temperat,urdifferenz zwischen den einzelnen. GrenzflÃ¤che 
berechnet werden. Da die Speicherung von WÃ¤rm im Eis bzw. Schnee ver- 
nachlÃ¤ssig wird, ist, der WÃ¤rmefluf durch das Eis gleich dem Warmeflufi durch 
den Schnee zu setzen 

K ,  
T,)- = (T,  - 

h. 
K '  

T:) - 
h, 

K ,  = Wa~~neleitfÃ¤higkei von Eis 
K ,  = WzrmeleitfÃ¤higkei von Schnee 
T, == Gefriertemperatur von Meerwasser E -2OC 
T, = Temperatur an der GrenzflÃ¤ch SchneeIEis 
T; = Temperatur an der SchneeoberflÃ¤ch 
h, = Eisdiclie 
h ,  = Schneediclie 

Aus der Bedingung von (2 .18)  bestimmt sich der konduktive WÃ¤rmeflu durch 
Schnee und Eis als 

wobei fÃ¼ die effektive thermodynamische Eisdiclie gilt 

Die Eisdicke in (2 .20 )  berÃ¼cksichtig somit den Isolationseffekt der Schneeauflage. 

Un1 einer realistischen Eisdickenverteilung innerhalb einer Gitterzelle nahe 
zu kommen, werden subskalig sieben gleichverteilte Eisdiclien eingefÃ¼hr [Hib84], 
die von 0 bis zur doppelten mittleren Eisdicke reichen. Pro Zeitschrift werden 
die Wachstumsraten fÃ¼ jede der sieben Eisdickenkategorien berechnet, die als 
Summe die gesamte Wachstumsrate ergeben. 
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Die noch zu bestimmende OberlÃ¤chentemperat,u T, ergibt sich aus der Ener- 
giebilanz an der SchneeIEis OberflÃ¤ch (siehe 2.11) und wird iterativ bestimmt. 
Hierbei sind die FÃ¤ll des Schn~elzens uncl Gefrierens zu unterscheiden. Liegt T, 
unterhalb der Gefrierpunlitsten~per~tur von Schnee und Eis (gleich OÂ°C) so ist 
die EisdiclccnÃ¤nderun gegeben durch den WÃ¤,rmeflu innerhalb des Eises (Fcon) 
reduziert um clen Anteil des ozeanischen WÃ¤rmeflusse ( F g ) .  In diesem Fall muÂ 
weiterhin noch nach dem basalen Schmelzen oder Gefrieren unterschieden werden, 
je nachdem ob die Ol~erflÃ¤~cl~enten~peratu unterhalb (Gefrieren) oder oberhalb 
(Schmelzen) der Gefrierpunl<tsteinperatur des Meerwasseres Ti liegt. Beide FÃ¤ll 
lassen sich in der EisdiclienÃ¤nderun wie folgt charakterisieren 

&n-Fn 

PCL 
> 0 wenn T, < T/ 

11, = {Y<Â wenn o O c > T , > T f  (2.21) 

FÅ¸ clen Fall. daÂ T, > OÂ°C ist, findet sowohl basales Schmelzen als auch Schmel- 
zen an der OberflÃ¤ch statt und es wird T, = OÂ° geset,zt. Unter BerÃ¼cksichtigun 
dieses Falles sowie clen FÃ¤lle a,us (2.21) ergibt, sich fiir die gesa,mte t,hern~odyna- 
mische ~ n d e r u n g  der Eisdicke 

mit  L = SchmelzwÃ¤rn~ des Eises (siehe 2.17) und p, = Dichte des Eises. 

Ein Vergleich der thermodyna,n~iscl~en StrahlungsgrÃ¶fle mit Messungen ist in 
dem in dieser Modellst.uc1ie gewÃ¤hlte Zeitraum nicht mÃ¶glich da keine Strah- 
lungsmessungen clurchgefuhrt wurden. Zum generellen VerstÃ¤,ndni der thermo- 
dynamischen Berechnung iin Meereismodell sei &uf den Anhang A verwiesen, wo 
ein Vergleich zwischen einem eindimensionalen thermodynamischen Meereismo- 
dell uncl Strahlungsmessungen die Auswirkung der thermodynamiscl~en Formu- 
lierung aufzeigt. 

2.1.4 Schnee-Eis-Konversion 

Durch die Beriicksichtigung des Schnees in der Thermodyna,mik des Meereismo- 
dells [Owe90] ist es von besonderer Wichtigkeit, die Wechselwirkung von Schnee 
und Eis in Betracht zu ziehen. Als Quelle fÃ¼ den Schnee ist der Niederschlag 
anzusel~en, der durch eine Konstante von 0.35 m/Jahr  Regenwasser angesetzt 
wird. FÅ¸ anta,rkt,ische Gebiete ist das sogenannte Fluten der Eisschollen ein oft 
zu beoba,chtendes PhÃ¤.nome [Eic94]. Aufgrund der Schneelast kann es bei den 
Eisschollen zu einem negativen Freibord kommen, infolge dessen sich Wasser in 
der Grenzscl~icl~t zwischen Schnee und Wasser sammelt (Flut,ungseffelct). Durch 
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Gefrierprozesse wird der Schnee, der sich unterhalb der Wasserlinie befindet, in 
Eis umgewandelt. Dieses durch Schnee-Eis-Konversion erzeugte Eis s t a m m t  so- 
mi t  ursprÃ¼nglic zum Teil aus der AtmosphÃ¤.r und wird als meteorisches Eis 
bezeichnet. 

Unter VernachlÃ¤ssigun des einge~t~riimten Wassermenge beim Fluten der Eis- 
schollen ka,nn die Schnee-Eis-Konversion nach dem Archimedischen Prinzip be- 
s t immt  werden [Lep83]. Hiernach ist die verdrÃ¤ngt Wassermenge durch die SÃ¤ul 
von Eis plus Schnee gegeben durch 

mi t  

pw = Dichte von Wasser 
p = Dichte von Eis 
ps = Dichte von Schnee 
11.; = Eisdicke 
1 1 ,  = Schneedicke 

FÅ¸ den Fall, daÂ hd  > 11.; (negat,ives Freibord) ist,, wird 1 1 ,  = gesetzt, und die 
Srhneeclicke 1 1 ;  uni den Ã¤quivalent,e Anteil reduziert 

Der schematische ProzeÂ der Schnee-Eis-Konversion ist in Abb.2.l zu sehen, wo- 
bei da,s linke Bild den Zustand vor der Konversion und das rechte Bild den Zu- 
st,and nach der Konversion darstellt. 
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vorher nachher 

Schnee 1 

Plus 1 
meteorisches 

Eis 

Abbildung 2.1: Vertikaler Schnitt durch ein,e Eisscholle zur schc~n,atischen Dar- 
stellung des Schnee-Eis-Kon,ve~sionsprozesses vor (lin,kes Bild) und nach (rechtes 
Bild) der Konversion. 
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Thermodynamische Ã„nderunge lassen sich durch Erhalt,ungsgleichungen fiir die 
mit,tlere Eisdicke (I;.,), die Schneedicke (h,) und die E i ~ k o n z e n t r ~ t i o n  (A) berech- 
nen [OweQO] 

wobei A <  ̂ 1 ist. Der Diffusionsterm ,SDiff ist klein und wird vornehmlich aus 
numerischen Griinden eingefÃ¼hrt Der Term Sgp (siehe 2.26) beschreibt die Er- 
zeugung offenen Wassers, die aufgrund von Scherdeformation auch bei hohen 
Eiskonzentrationen auftreten kann [Hib84]. Nach dem exponentiellen Ansatz von 
[Fla91] wird der Term ,So,,; in Konsistenz zu (2.6): durch 

So,, = f ( i )  exp(-C(l  - A))  (2.28) 

wobei f (e} eine Funktion des Tensors der Deformationsraten i definiert. Ein 
Vergleich zwischen diesem und einem quadratischen Ansatz (siehe [Hib84]) findet 
sich in der Arbeit von [Ha,r94]. 

S h ,  und S, sind thermodynamische Terme. die das Wachstum des Eises 
beschreiben und gegeben sind durch 

0 wenn f (h,'/A) < 0 und hs > 0 
1 sonst (2.30) 

(1 - A) f (0)/ho wenn f (0) > 0 
S*= i 0  wenn f (0) < 0 

wenn Sh > 0 
+ { A,Sh/(2)iil wenn S h  < 0 (2.31) 

wenn Ta < OÂ° 
S, = 

wenn Ta > OÂ° 

{ Af{h;/A)p:/ps wenn f (h:/A) < 0 und h, > 0(2,32) 
+ o sonst 
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Die Funktion cler Gefrierrate j'(17.j wird durch die effektive Eisdicke 17,; (siehe 2.20) 
gegeben und best,immt die mittlere Eisdicke 11,. Der Sh Term (siehe 2.29) setzt  
sich zusammen aus der Summe der Gefrierrat,en fiir den eisbdeckten und eisfreien 
Teil sowie aus dem vertikalen ozeaniscl~en WÃ¤,rmeflu Fo. In (2.30) wird durch F 
sichergestellt. daÂ unt,er atmosphÃ¤~rische Scl~n~elz~bedingungen zuerst der Schnee 
und anscl~lieÂ§en das Eis geschmolzen wircl. 

Die Anderungen der Meereisl<onzentratioi~ werden durch den & Term (siehe 
2.31) ausgeclrtickt., wobei die Gefrierraten fÃ¼ dickes (j(11)) und diinnes Eis (f (0)) 
ns~terschieden werden. Das SchlieÂ§e offenen Wassers und der eisfreien Rinnen 
(Leads) aufgrund von Gefrierprozessen wird durch den Term (1 - A ) f ( 0 ) / h o  in 
(2.31) pa.ramei,erisiert. Hierzu wircl ein Modellparameter ho eingefiihrt. [I-Iib791, 
der das Zufrieren cler Rinnen mit  einer Rate von f(O)/ho verzÃ¶gert Schmelz- 
prozesse, die die Eiskonzentration Ã¤ndern werden im zweiten Teil von (2.31) 
berÃ¼cksiclltigt Hierbei wird angenommen, daÂ innerhalb einer Gitterzelle eine 
gleiclirn~iÂ§ig Verteilung der Eisdicken zwischen 0 und 2h,/A vorliegt und diese 
jeweiligen Eisdicken mit  gleicher Rate schmelzen. Das vertikale Schmelzen be- 
s t immt die Abnahme des Beclecl<ungsgrades in jeder Gitt,erzelle und somit a,uch 
das lat,erale Schmelzen. 

Die konstante Niederschlagsrate N von 3.5 cn?,/Ja.hr wirkt a,ls Quelle fiir den 
Schnee. ausgedriickt durch den 6,-Term in (2.32). Ist die Lufttemperatur Ta. < 
OÂ°C' so fÃ¤ll der Niederschlag als Schnee auf den eisbedeckten Teil der Gitterzelle, 
w Ã ¤ . l ~ e n  der Niederschlag Ã¼be den eisfreien Teil als Friscllwassereintrag in  die 
ozeanische Decl<scl~icl~t mgesellen wircl. 

2.1.6 Ozeanische Deckschicht 

Die ozeanische Deckschicht wird durch ein prognostiscl~es ein-dimensionales Deck- 
scl~icl~tmodel l  beschrieben [Lem87], welches fÃ¼ das Gebiet des Weddellmeeres 
bereits Anwendung in der Kopplung a n  ein Meereismodell fand [Lem90, Owe90l. 
Der prognostiscl~e ozea,nische WÃ¤rnleflu F. wird in diesem Modell durch das 
Einmischen von warmen Tiefenwasser in die Deckscl~icht best immt,  was im Ge- 
gensatz zu friiheren Experimenten mit  Meereismodellen (z.B. [Hib79, Par791) eine 
rÃ¤umlicl~ und zeitliche Variation von F* ermÃ¶glicht 

Basierend auf der Erhaltung von WÃ¤rm und Salz, einer Bilanz fÃ¼ die po- 
tentielle Energie sowie Parametrisierungen Å¸be die EinmischungsflÃ¼ss an der 
Unterseite der Deckschicht werden ftinf Variable prognostisch best immt (Tem- 
peratur Tu, Salzgehalt und Tiefe der Deckschicht Z Q  sowie die Skalentiefe 
der Haloklinen & und Tllermoklinen d r ) .  Die EinmischungsflÃ¼ss werden durch 
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die vertikalen Temperatur- und Salzgehaltsprofile parametrisiert. welche inner- 
halb der Deckschicht als konstant und unterhalb der Sprungschicht durch einen 
exponentiellen Verlauf gekennzeichnet sind. Somit lassen sich die Profile fÃ¼ d ie  
Temperatur T. und den Salzgehalt So i m  Ozea,n beschreiben durch 

(2.33) 
To(z) = Tb + (Tu - Tb) exp[(z + % D ) / r f ~ ]  -Zn >z> -zf, 
So(z)  = Sb + (So - Sb) exp[(z + ZD)/&] 

Tiefe 
Deckschichttiefe 
Deckschichtten~peratur 
Salzgehalt der Deckschicht 
Skalentiefe der Thermoklinen 
Skalentiefe der Haloklinen 
Tiefe 'n der Basis des Ozeans 
Temperatur a,n der Basis des tiefen Ozeans 
Salzgehalt a n  der Basis des tiefen Ozeans 

Die EinmischungflÃ¼ss werden durch eine mittlere Temperatur und einen 
mittleren Salzgehalt. 5',Â innerhalb einer Mischimgszone der Dicke D{ parametri- 
siert,, die durch Integration von (2.33) gegeben sind. Dies ist eine Erweiterung 
des Stufenprofils aus dem Kraus-Turner Modell [Nii77]. In Formeln ausgedrÃ¼ck 
gilt somit, 

und 

wobei OS.T in (2.35) den Anteil der Temperatur- und Salzgehaltsclifferenz zwi- 
schen der Deckschicht und der Basis des tiefen Ozeans wiedergibt,. der wÃ¤hren 
des Einmiscl~ungsvorganges wirksam wird. und d s T  der jeweiligen Dicke der Ther-  
molilinen und Haloklinen entspricht. Die turbulente MischungslÃ¤ng D6 wurde 
aus der mittleren quadratischen Abweichung zwischen Modell und Daten des Ar- 
ctic Ice Dynamics Joint Experiments (AIDJEX)  [Lern841 mit D{ = 8777 errechnet, 



und von der Nordhemisphare auf die siiclliclien Polarregionen iibert,ragen, da. der 
Mangel an gemessenen Daten fÃ¼ diese Regionen zum gegenwzrtigen Zeitpunkt 
keine separate Bestimmung erlaubt. Auf die AbhÃ¤ngigkei der Modellergebnisse 
von der Wahl der EinmischungslÃ¤ng Ds wird in Kapitel 7.5 eingegangen. 

2.2 Numerik des Meereismodells 

Die dynamischen Gleichungen des Meereismodells (2.1), (2.25), (2.26) und (2.27) 
werden mittels finiter Differenzen a,ls Anfangswertproblem nunierisch gelÃ¶st 
Bei dem rÃ¤.umliche Gitter handelt es sich um ein geschachteltes, sogenanntes 
Arakawa,-B-Gitter [Mes76], welches in seiner horizontalen Struktur in Abb.2.2 
zu sehen ist. Die skalaren Zustandsgroflen (z.B. Eisdicke) sind gegenÃ¼be den 
vektoriellen Groflen (2.B. Driftgeschwindigkeit) um den halben Gitterabstand je 
Richtung versetzt. Dieses Gitter erlaubt die rÃ¤umlich Variation sowohl der Ge- 
schwindigkeiten, als auch der Eisfestigkeit (z.B. der nicht-linearen ViskositÃ¤.ten) 
Weiterhin erlaubt diese Gitterform eine weitestgehend massen- und energieer- 
haltende Behandlung der KontinuitÃ¤tsgleichunge (2.25) bis (2.27). Zur LÃ¶sun 
der Inipulsgleicliung (2.1) wird ein semi-implizites PrÃ¤diktor-Korrektor-Verfahre 
angewendet,, welches die Zentrierung der nicht-linearen Ternie in den internen 
Eisspannungen erm6glicht. Bei diesem Verfahren werden pro Zeitschrift zwei R,e- 
laxationslÃ¶sunge benÃ¶tigt Bei der dynamisch-thermodynamisclien Kopplung 
(2.25) bis (2.27) werden die Geschwindigkeitskomponenten U. und V mit einem 
VorwÃ¤rts-RÃ¼ckwÃ¤ Verfahren (leap-frog) [Mes76] integriert. 

FÃ¼ eine ausfÃ¼hrlich numerische Beschreibung des Meereismodells sei auf 
die Arbeiten von [Hib79] (hier insbesondere der Anhang A) und auf [S,to92b] 
verwiesen. 
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Abbildung 2.2: Schematische Struktur des geschachtelten Modellgitters 
(Arakawa-B) ,  welches die Eisdicke H, Eiskonzentration A und Deformations- 
rate i stellvertretend fÃ¼ die skalaren ZustandsgrÃ¶j3e zeigt, wÃ¤hren U und V die 
Gesch,windikeitskomponenten u m  jeweiligen Gitterpunkt (i,j) reprÃ¤sentieren 



2 2 Meereismodell 

2.3 Modellgebiet 

Das Gebiet fÃ¼ das Meereismodell erstreckt sich (unter BerÃ¼cksichtigun der Ge- 
schwincligkeitspunkte im Modellgitter, siehe Abb. 2 .2 )  von 60' W bis 60' 0 
(zonal) und von 80' S bis 47.5' S (meridional). Abbildung 2.3 zeigt das Modell- 
gebiet fÅ  ̧ die inneren Geschwindigkeitspunkte. Die rÃ¤umlich AuflÃ¶sun betrÃ¤g 
2.5' X 2.5' Grad auf einem polarstereographischen Gitter. Das Zeitschrittver- 
fahren erzeugt tÃ¤glic wechselnde Meereisbedingungen. An den kontinentalen 
Grenzen werden die prognostischen Variablen des Meereises auf null gesetzt, u m  
ein masse- und energieerhaltendes Modell zu gewÃ¤hrleisten wÃ¤hren die offenen 
horizontalen ozeanischen RÃ¤.nde durch AusfluÂ§zelle reprÃ¤sentier sind, in denen 
aufgrund von Advektion und Diffusion ein Zugewinn oder Verlust von Meereis 
mÃ¶glic ist. 

0" 

Abbildung 2.3: Modellgebief. des Meerezsmodells von 60' W bis 60' 0 und von 80' 
S bis 47.5' S. Die Kreuzungspunkte geben die inneren Geschwindigkeitspunkte i m  
Gitter wieder. 

2.4 Antriebsdaten 

FÃ¼ den atnlospharischen und ozeanischen Antrieb der Meereismodells werden 
sowohl klimatologische, als auch aktuelle tÃ¤glich Daten hinzugezogen. Da  fÃ¼ den 
sÃ¼dliche Ozean fÃ¼ einige Variablen nur spÃ¤rlich und zum Teil unzuverlÃ¤ssig 
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Beobachtungen und Messungen existieren, werden diese verschiedenen Zeitskalen 
in den Antriebsdaten verwendet. 

Aus dem opera,tionellen numerischen Vorhersageniodell des EuropÃ¤ische Zen- 
t rums  fÃ¼ mittelfristige Wettervorhersagen (ECMWF) werden die aktuellen 12- 
stÃ¼ndige atmosphÃ¤rische Analysen als Antriebsdaten verwendet.. Die Wind- 
komponenten ua und ua ,  Luftteinperatur Ta,  relative Feuchte rh ,  sowie die geo- 
p ~ t ~ e n t i e l l e  H6he werden fÃ¼ die Druckniveaus von 1000 hPa, und 850 h P a  aus 
den ECMWF-Daten extrahiert.  Die Lufttemperatur Ta. und die relative Feuchte 
r/i. werden, je nach Lage der Druckniveaus, auf Werte nahe der OberflÃ¤ch (2 
m )  inter- bzw. extrapoliert [Tre88]. Obwohl die Windkompouent,en ua und va 
aus dem 1000 h P a  Nivea,u nicht mit den OberflÃ¤chcnwerte gleichzusetzen sind, 
werden sie trotzdem als OberflÃ¤chenantriel angenommen [Sto92a]. Zum einen 
erscheint eine HÃ¶henkorrektu in den Winddaten aufgrund des ungenÃ¼gende 
Wissens Å¸be die atmosphÃ¤risch Grenzschicht als nicht sinnvoll. Zum anderen 
gehen Schiffsclaten bis zum 9.September 1986 mit in den Wind des 1000 h P a  
Niveaus ein [Tre89] und reprÃ¤sentieren zumindest. bis zu diesem Zeitpunkt, den 
glaubwiirdigsten Oberfliichenwind. FÃ¼ das Gebiet des Wecldellmeeres hat  sich 
der 1000 11Pa. Wind als geeignetes Antriebsfeld fiir eine realistische Simulation 
der Eisdickenverteilung erwiesen, da  die orographischen Effekte Beriicksichtigung 
in den ECMWF-Winddaten finden [Sto91]. Die 12-stiindigen OberflÃ¤chenwert 
werden anschlieflend auf tÃ¤glich Werte gemittelt, u m  mit  dem Zeitschrift des 
Meereismodells in1 Einklang zu sein. 

ZusÃ¤.tzlic werden l<limatologische Werte fiir BewÃ¶lkun und Niederschlag ver- 
wendet, d a  fiir diese Parameter nur unzureichende zeitliche und rÃ¤umlich Daten 
in den sÃ¼dpolare Regionen bekannt sind. Die BewÃ¶lkun wird als zonales Jah-  
resrnit.te1 nach den Ergebnissen von [L00721 angenommen, die Niederschlagsrate 
wird auf einen konstanten Wert, von 0.35 m / J a h r  gesetzt. 

In den ozeanischen Ra,ndbedingungen wird die geost.rophisc11e StrÃ¶mun durch 
Ergebnisse a,us einem Simulationsexperiment [Olb91], welches die Gefrierraten 
aus einem Meereismodell fiir das Wedclellmeer beriicksichtigte. auf das Modell- 
gitter interpoliert. Die geost.rophische ozeanische St,rÃ¶mun wird durch den ozea- 
nischen Dragkoeffizienten cy, und einem Drehwinliel 0 = -25' a n  das Meereis- 
modell gekoppelt,. 

Im ozeanischen Deckschicl~tmodell werden die unteren Randbedingungen der 
Temperatur Ti, (gleich 0.6OC) und des Salzgehaltes Sb (gleich 3 4 . 8 ~ ~ ~ )  auf kon- 
s tante  Werte gesetzt. F Ã ¼  spÃ¤ter Untersuchungen (ab Kapitel 6)  wird eine rÃ¤um 
liche Variation dieser Parameter  zugelassen. indem hierzu Tb und Sb aus dem 
500 m Niveau des klimat.ologischen Datensatzes vom siidlichen Ozean [Olb92] als 
jÃ¤hrlich Mittel angenommen werden. 



Kapitel 3 

Meereisbeobacht ungen 

3.1 Driftbojen 

Groflraumige Vergleiche mit In-Situ-Messungen sind fÃ¼ das Gebiet des Weddell- 
meeres &ufgrund der mangelnden Datendichte nur unzureichend mÃ¶glich Die 
Driftgeschwindigkeit des Meereises laÂ§ sich u.a. mittels auf dein Meereis aus- 
gesetzter Driftbojen anhand der Trajektorien bestimmen. FÃ¼ den vom Meer- 
eismodell simulierten Zeitraum wurden AR,GOS-Bojen in den Fahrtabschnitten 
vom Winter Weddell Sea Project 1986 (WWSP86) (siehe [Kot881 und [Hoe87]) 
von der POLARSTERN, sowie eine Boje (Februar 1986) von1 Scott Polar Rese- 
arch Institute / British Antarctic Survey (SPRIIBAS) [Row89], a,uf dem Meereis 
ausgesetzt. Diese Driftbojen senden MeÂ§date an Satelliten. Aus der Doppler- 
verschiebung des Sendesignals laflt sich die Position der Boje bestimmen, so daÂ 
die Bojen als Indikator fÃ¼ das kinematische Verhalten des Meereises verwendet 
werden kÃ¶nnen 

Tabelle 3.1 gibt die Identifikationsnummern; die ungefÃ¤hr Lebensdauer, so- 
wie die Startposition wieder. Insbesondere die Bojen ab dem Oktober 1986 (Nr. 
3310 bis 3317) und die Boje 534 sind, aufgrund ihrer langen Lebensdauer und ih- 
rer guten rÃ¤umliche Abdeckung fÃ¼ das Gebiet des Weddellrneeres, geeignet, um 
Vergleichsstudien mit Modellergebnissen durchzufÃ¼hren Je  nach Ausstattung der 
Bojen werden verschiedene atmosphÃ¤risch Parameter gemessen. Sensoren fÃ¼ die 
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Ta,belle 3.1: Kennzeichnung der Arqos-Bojen, ihre Lebensdauer und Startposition 
fcr die Jahre  1986 und 1987 Cm Weddellmeer 

Nr. 
3310 
331 1 
3312 
3313 
3314 
3316 
3317 
,534 
6570 
6571 
6573 
6574 
6576 
3290 
3291 
3292 
3293 
3294 
3295 

Zeitraum der Drift 
Okt.1986 - Apr.1987 
Okt.1986 - Dez.1987 
Okt.1986 - Dez.1987 
Okt.1986 - Dez.1987 
Okt.1986 - Dez.1987 
Okt.1986 - Dez.1987 
Okt.1986 - Jan.  1987 
Feb.1986 - Apr.1987 
J111.1986 - Okt.1986 
Jul.1986 - Dez.1986 
Jul.1986 - Dez.1986 
Jul.1986 - Dez.1986 
Aug.1986 - Dez.1986 
Aug.1986 - Dez.1986 
Aug.1986 - Dez.1986 
Aug.1986 - Dez.1986 
Aug.1986 - Dez.1986 
Aug.1986 - Dez.] 986 
Aug.1986 - Sep.1986 

Startposition (gcogr. Breite-LÃ¤nge 
66.4OS' - 11.4'W 
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Messungen des Luftdrucks waren auf auf allen Bojen installiert. Die Luftempe- 
ratur ( ca .  2 111 Hiihe) wurde ebenfalls von einem GroÂ§tei der Bojen gemessen. 
Weitere Sensoren z.B. zur Windn~essung oder ozea,nischen StrÃ¶mungsmessun 
wurden zusÃ¤t,zlic auf einzelnen Bojen installiert,. Zur genaueren meÂ§technische 
Auslegung der Bojen siehe [IIoe87. Kot88. Row891. Die Luftdruckmessungen der 
ÃŸojensensore wurden fÃ¼ das numerische Vorhersagemodell vom ECMWF, wel- 
ches die Da,ten fiir den atmosphÃ¤rische Antrieb des Meereismodells liefert (siehe 
Kapitel 2.5), zur Initia,lisierung verwendet. 

FÃ¼ die polaren Gebiete ist eine DatenÃ¼bertra.gun von den Bojen an  die 
Satelliten t,ypischcrweise alle 1 bis 2 Stunden mÃ¶glich Die Genauigkeit der Lo- 
kalisa,tion der Driftbojen ist im Bereich von einigen hundert Metern und ha.ngt 
insbesondere von der Geometrie des SatellitenÃ¼berfluges der obertragungszeit, 
der Driftgcscl~wii~digkeit der Boje ub und der StabilitÃ¤ des Oszilla,tors der Boje 
ab.  

Die gespeicherten Daten werden in 3-stÃ¼ndig Ã¤quidistant Zeitserien inter- 
poliert und a,nschlieÂ§en auf Tageswerte gemittelt, u m  mit dem Zeitschritt des 
Eismodells in Ãœberei~~stimmun zu sein. Aus der Genauigkeit der Positionsbe- 
stimmung und der zeitlichen AuflÃ¶sun At lS,Â§ sich der Fehler fÃ¼ die Driftge- 
schwindigkeit bestimmen. Setzt, man den mittleren Fehler in der Bestimmung der 
Position bei 350 in (z.B. [Arg88],[Row89]) an, so bet,rÃ¤g der Fehler in der Driftge- 
schwincligkeit der Boje Aub ca. 0.8 cm/s .  wenn die Zeitpunkte der Lokalisation 
Al 24 Stunden auseinander liegen. Abbildung 3.1 zeigt die zeitliche Entwicklung 
des Fehlers der Driftgeschwindigkeit zu unterschiedlichen Zeitpunkten der Loka- 
lisation; d.h. Variationen von At. Da die Tagesposition der Boje aus mehreren 
Werten pro Tag gemittelt wird, ist der tatsÃ¤chlic auftretende Fehler in der Drift- 
geschwindigkeit niedriger als in Abb.3.1 angegeben. Vielfach ist die Lokalisation 
der ARGOS-Bojen besser als 350 m (vgl. z.B. [Hoe87],[Arg88]), welches somit 
den Fehler der Driftgeschwindigkeit weiterhin verringert. Vergleicht man die typi- 
schen Driftgeschwindigkeiten von Bojen im Gebiet des Weddellmeeres (Abb.3.2), 
so erkennt man, daÂ der Fehler der Driftgeschwindigkeit fiir die meisten FÃ¤ll 
deutlich kleiner als die gemessenen Driftgeschwindigkeit.en ist. Der Mittelwert 
fiir die tÃ¤gliche Driftgeschwindigkeiten der Boje 3316 liegt bei Ã ¼  = 0.15 m / s  
und damit etwa zwei Groflenordungen Å¸be dem errechneten Fehler, der durch 
die Lokalisation der Bojenposition auftritt. 
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Abbildung 3.1: Fehler in der Bestimmung der mittleren Driftgesclzwindigkeit Aub 
bei Variationen von zwei Zeitpunkten A t  der Lokalisation der ARGOS-Bojen. Die 
Anmahme des Positionierungsfehlers je Lokalisation betrÃ¤g 350 m.  

0 30 60 90 120 150 180 21 0 240 270 300 330 360 390 420 

ZEIT [Tag] 

Abbildung 3.2: Betrag der tÃ¤~gliche Driflgeschwindigkeit U ^  der ARGOS-Boje 
:\Tr.3316 fiir d e n  Zeitraum vom 1.November 1986 bis %.Dezember 1987. 
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5.10% (Herbst-Winter-FrÃ¼hjahr und etwa 10.20% (Sommer) liegt. Zur Berech- 
n u n g d e r  prozentualen Eisbedecliung unterscheiden die Verfahren drei bestim- 
mende Typen von OberflÃ¤che in polaren Gebieten: offener Ozean, einjÃ¤hrige 
Eis und mehrjÃ¤hrige (Ãœberst,ehe von mindestens einer Schmelzperiode) Eis. 
Chara,kteristische Helligkeitstemperaturen fÃ¼ diese drei OberflÃ¤chentype liefern 
Referenzpunkte (Anlierpunkte, engl. tie-points) fÅ  ̧ die jeweiligen Algorithmen. 
Arktische und antarktische Ankerpunlite werden dabei unterschiedlich angesetzt, 
und sind in den s ~ d p o l a , ~ e n  R,egionen nicht sehr gut durch vergleichende Messun- 
gen abgesichert,. 

Ein Algorit,hmus, der fiir die sÃ¼dpola,re Meereisregionen gute Ergebnisse lie- 
fert (T. Viehoff, Mitteilung), ist der sogenannte Comiso-Algorithmus 
[Con186]. Ergebnisse der Eislioi~ze~~trationsl~estirnmui~gen, nach den Algorithmen 
vorn Nass,-Team und von C;omiso, werden in dieser Studie als Verifikationsdaten 
fÃ¼ die Resultate des Meereismodells genutzt. 



Kapitel 4 

SensitivitÃ¤tsstudie 

4.1 Ausgangsvoraussetzungen 

Die Anforderungen a,n die Gemuigkeit der atmosphÃ¤rische Antriebsdaten und 
die genaue Kenntnis der Modellparameter sind Fragestellungen, die in der Meer- 
eismoclellierung von groÂ§e Interesse sind. Vor allem ist es wichtig zu wissen, wie 
groÂ die zulÃ¤ssige Va,ria,tionen der Antriebs- und Modellparameter sein dÃ¼rfen 
damit realistische Ergebnisse der Meereissimulationen erzielt werden. Der Ein- 
fluÂ der atmosphÃ¤rische Randbedingungen und der Modellparameter auf die 
Ergebnisse des Meereismodells bedarf einer besonderen Untersuchung. FrÃ¼her 
Studien (2.B. [0we90] und [Cha92]) zeigten, daÂ Meereismodelle sensitiv, sowohl 
gegenÃ¼be dem atmosphÃ¤rische Antrieb als auch gegenÃ¼be der Wahl der Mo- 
dellparameter, reagieren. Ferner ergab sich. daÂ dynamisch-thermodynamische 
Eismodelle weitaus weniger sensitiv gegenÃ¼be Variationen der Antriebs- bzw. 
Modellparameter sind, als es bei rein thermodynamischen Modellen der Fall ist. 
Ausziige der folgenden SensitivitÃ¤tsuntersucl~ungen die insbesondere das Eisvo- 
luinen und die Eisausdehnung betreffen, finden sich in [Fis94]. 

Ausgangspunkt fÃ¼ alle fogenden SensitivitÃ¤tsstudie ist ein Gleichgewichts- 
lauf des Meereismodells von fÃ¼n Jahren mit dem atmosphÃ¤rische Antrieb von 
1986 (Abb.4.1). Nach diesem Zeitpunkt kann der saisonale Zyklus des Eisvolu- 
mens als zyklostationÃ¤ a,ngesehen werden. Folgend auf den Zustand des Modells 
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a m  31.Dezeinber 1986 wird ein transienter Lauf von 2 Jahren mit dem Antrieb 
von 1986 und 1987 mit, den jeweiligen Variationen der Antriebs- bzw. Modellpa- 
rameter  durchgefÃ¼hrt Zur weiteren Analyse dieser Sensitivit,Ã¤tsstudie werden 
a~usschlieÂ§lic die Ergebnisse des Jahres 1987 herangezogen, um mÃ¶glichs 1111- 
abhiingig von den Anfangsbedingungen des Gleichgewichtslaufes zu sein. 

Als Referenz fÃ¼ die Sensitivit.Ã¤tsstudie dient ein Modellauf. auf den sich 
die weiteren Va,riationsexperimente beziehen. Dieses Referenzexperirrient wird 
mi t  den in Tabelle 4.1 angegebenen Einstellungen der Modellparameter fÃ¼ die 
Jahre  1986 und 1987 durchgefÃ¼hrt Die Werte dieser M o d e l l ~ ~ a ~ a m e t e r  sind in gu- 
ter  Obereinstimmung mit  anderen groÂ§skalige dynamisch- tlierinodynamischen 
Meereismodellen (z.B. [Hib83] >[Lern901 ,[Sto90]). Abweichungen gegeniiber diesen 
vorhergehenden Modellstudien sind in den dynamischen Parametern zu erken- 
nen. Diese Modifikationen sind auf einen Drift.vergleich der simulierten Risclrift 
mi t  der Drift von ARGOS-Bojen zuriickzufÃ¼hren FÅ¸ einen mehrmonatigen Zeit- 
raum,  der vornehmlich die eisbedeckte Saison berÃ¼cksichtigt werden die tÃ¤gliche 
PositionsÃ¤nderunge der Modellbojen und der realen Bojen mittels der Lagran- 
gesehen Technik analysiert (Ã¤hnlic den Arbeiten von [Hil183] und [Ip,91]). Aus 
der C~bereinstirnmung der beobachteten und simulierten LLnge und rÃ¤umliche 
Abweichung der Trajektorien ergibt sich die Wahl der Modellparamet~er in Tabelle 
4.1. Stellvertretend fÅ¸ den Uriftvergleich sind drei simulierte und beobachtete 
Drifttrajektorien in Abb.4.2 zu sehen. 

0 365 730 1095 1460 1825 

Zeit [Tag] 
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Abbildung 4.2: Trajektorien der simulierten ((Liiizne Linie) und beobachteten Drift 
(dicke Linie) fiir den Zeitraum, vom 1.Mai bis 31.Dezember 1986 (Boje Nr.534) 
und vom 1.April bis X.Dezen~,ber 1987. (Bojen Nr.3311 u n d  3314) 

Differenzen zu anderen Modellstudien sind in erster Linie in der Wahl der 
zeitlich und rÃ¤umlic konstanten Schubspai~i~ungslioeffizient~ci~ cÃ und C,,, zu se- 
hen. Sowohl Meereismodelle [St,o92a] als a,uch Messungen wÃ¤hren des AIDJEX- 
Experimentes [McP80] zeigen, daÂ das VerhÃ¤ltni der Scl~ul~spani~ungsl~oeffiziei~- 
teil von groÂ§e Bedeutung ist. FÃ¼ Oberfliiclienwinde kann das VerhÃ¤ltni nach 
obigen Untersuchungen als 

a,ngenommen werden. Der ozeanische Scl~ul~spai~nungskoeffiziei~t cw wurde ge- 
genÃ¼be dem AIDJEX-Wert von ctÃ = 5.5 X 1 0 3  auf cu = 3.0 X 1 0 3  reduziert 
und ergibt, mit dem in (4.1) angegebenen VerhÃ¤ltni der Schubspa~nnungskoeffi- 
zienten, den an1 besten iibereinstimmenden Driftvergleich. 

Messungen des atmosphÃ¤.rische Schubspannungskoeffizienten in dem Gebiet 
des Weddellnleeres ergaben wÃ¤hren des Zeitraums von WWSP86 [Mar90] einen 
Wert von cÃ = 1.72 X 1 0 3 .  Aus einer Zusammenfassung verschiedener Regionen 
und OberflÃ¤chenrauhigkeite [Ove85] ergibt sich fÅ  ̧ den 10 m-Wind ein Bereich 
von ca = 1.2 - 3.7 X 1 0 3 .  I1n Vergleich zu dem hier im Eismodell verwendeten 
Wert von 1.5 X 1 0 3  steht dieses Ergebnis in guter ~bereinstimmung und ist eher 
am unteren Wertebereich &nzusiedeln. 

Der EisstÃ¤rkenpara~mete P* ist gegeniiber den bisher in Eismodellen mit tÃ¤gli 
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Tabelle 4.1: Modellpara,meter des Refereizzlaufes 

Nr. Parameter Bedeutung Standardwert,e 
1. Q, Albedo von Eis 0.75 
2. as Albedo von Schnee 0.85 
3. Q , ? ~  Albedo von schmelzendem Eis 0.66 
4. mSm Albedo von schmelzendem Sc.hnee 0.75 
3. aÃ£ Albedo von Wasser 0.1 
6. 1 1 , ~  RinnenschlieÂ§ungsparamete 0.5 [m] 
7. P* Eis s t a rken~ar~n~e te r  2.0 X 104 [~V/rn,~] 
8. C dynamischer Eisparameter 20 
9. cÃ£ Ozean. Scl~ubspannungsl~oeffizient 3.0 X 10-3 

10. cÃ atmos. Schul~spannungsl~oeffiziei~t 1.5 X 1 0 3  
11, C ExzentrizitÃ¤ 2 

chein Zeitschritt gebriiuchlichen Wert von 2.75 X 1O41V/in2 leicht erniedrigt. 
P' insbesondere in konvergenten Gebieten oder Regionen mit starker Scherdefor- 
nla,tion von Bedeutung ist, wird die Boje Nr.534 in erster Linie zur Optimierung 
fÅ  ̧ die Einst,ellung von P' genut,zt, da diese Boje entlang der antarktischen Halb- 
insel driftet,e, welches als ein Gebiet fÅ  ̧ derartige EisverhÃ¤ltniss angesehen wird. 
Die restlichen modellierten Driftbojen bleiben von der absoluten Einstellung von 
P' relativ unbeeinfluÂ§t, so daÂ sich bei einem Wert von P* = 2.0 X 10"N/m,2 
die beste Gbereinstimmung der modellierten und beobachteten Drifttrajektorien 
ergibt. 

Um einen Vergleich der Standardsimulation mit Messungen zu bekommen, 
sind in Abb.4.3 die Meereisausdehnung und in Abb.4.4 die eisbedeckte FlÃ¤ch 
(Eiskonzentrationsanteil pro Gitt,erzelle) fÅ  ̧ die Jahre 1986 und 87 zu sehen. Die 
Fernerl<undungsdaten stammen fÃ¼ den Zeitraum vom 1.Januar 1986 bis zum 
8.Juli 1987 vom SMMR-Sensor, wÃ¤hren a,b dem 9.Juli 1987 auf die tÃ¤gliche 
Daten vom SSMI zurÃ¼ckgegriffe wird. FÅ  ̧ die SSMI-Daten sind in Abb.4.4 zwei 
verschiedene AnsÃ¤tz bei die Berechnung der Eiskonzentration in1 Vergleich zu 
dem St,andardexperiment zu sehen. Der NASA-Algorithmus u.a.. [Cav91],[Cav84] 
entspricht dabei der Analyse, die auch bei den SMMR-Daten angewandt wurde, 
wÃ¤hren eine alternative Berechnung nach einem Algorithmus von Comiso (z.B 
[C~o1n92],[C~oin86]) in Abb. 4.4, allerdings nur fÃ¼ die SSMI-Daten, gezeigt wird. 
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Abbildung 4.3: i \~eereisausde/~,i~t~~ng (Minimum > 15%) fÃ¼ die  Jahre 1986 und 
1987. Die durchgezogene Linie entspricht dem Modellexperiment, wÃ¤hren die 
gestrichelte Linie den Verlauf fÅ¸ die SiVf/\'lR/,S,5A/fI-Daten wiedergibt. 
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Abbildung 4.4: Eisbedecktes Gebiet fÃ¼ die Jahre 1986 und 1987 (analog zu Abb. 
4.3), wobei die gestrichelte Linie fÃ¼ das Nasa-Verfahren und die gepunktete Linie 
fÃ¼ das Comiso-Verfahren der ,S/\I/VR/SSJVff-Daten gilt. 

Als ma,ximale Differenz fÃ¼ 1987 ergibt sich fÃ¼ die Eisausdehnung ein Wert 
von ca. 1.5 X 106 km1 und fÃ¼ die eisbedeckte FlÃ¤ch von ca. 1.3 X 106 km2 .  
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Diese Differenz ist in erster Linie auf die Eisausdehnung im dortigen Sommer 
1987 zurÃ¼ckzufiihren da vom Modell eine grÃ¶Â§e Eisausdehnung im sÃ¼dÃ¶stlich 
Bereich des Wecldellmeeres vorhergesagt wird als es in der Analyse der Ferner- 
kundungsdaten beobachtet wird (vgl. Abb.4.5). Das Problem der sommerlichen 
Eisausdehnung wird in Kapitel 5 in einem Vergleich zwischen den ECMWF- 
Antriebsdaten und Messungen von ARGOS-Bojen eingehender untersucht. Im 
Rahmen der AuflÃ¶sun ist die Eisausdehnung in der Winterzeit zwischen Modell 
und Fernerkundungsdaten in annÃ¤hern guter Ãœbereinstimmung FÃ¼ die wei- 
tere Analyse der SensitivitÃ¤tsstudie wird die bisher erzielte Ãœbereinstimmun 
zwischen Modell und Beobachtungsdaten (aufgrund der Abb.4.2, 4.3 uncl 4.4) 
als ausreichend angesehen. Eine detaillierte Diskussion Å¸he die modellierte und 
beobachtete Meereisverteilung folgt in Kapitel 7.2. 



36 SensitivitÃ¤tsstudie 

Abbildung 4.5: Mittlere Eiskomentration (in, Prozent, Min imum 15 %) vom Fe- 
bruar 1987 fiir das Modell (U) und die SMMR-Daten  (b). Das Kontz~riniervall 
betrÃ¼g 15%. 
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4.2 Methodik 

Als Indildor fiir die Ergebnisse der VariationslÃ¤uf des Meereismodells werden 
maximale und minimale Eisausdehnung und Eisvolumen sowie die Driftgeschwin- 
cliglieit des Mona,ts September 1987 nÃ¤he untersucht. FÃ¼ die Analyse der Drift- 
geschwindigkeit werden nur Werte sÃ¼dlic von 60' berÃ¼cksichtig und zu einem 
rÃ¤umliche Mittelwert zusammengefaflt. Als weiterer Schritt wird die Differenz 
der Nettogefrierrate fÃ¼ die verschiedenen VariationslÃ¤uf analysiert. 

Uni Auskunft Ã¼be das sensitive Verhalten des Meereismodells zu erhalten, 
werden zusa~tzlich zu dem Standardlauf weitere ModellÃ¤uf mit modifizierten 
Modell- und Antriebsparametern ausgefÃ¼hrt Pro Modell- bzw. Antriebspara- 
rr~et,er werden vier weitere Simulationsexperimente durchgefiihrt, die zum einen 
mit der maximalen inderung der Parameter (siehe Tab.4.2) und zum anderen 
mit der HÃ¤lft dieser maximalen Ã„nderun integriert werden. Die in Tabelle 
4.2 aufgefÃ¼hrte Variationen der Modell- und Antriebsparameter berÃ¼clisichti 
gen Terme. die eng mit dem Antrieb des Meereismodells verbunden sind. In der 
Tabelle 4.2 sind die Terme Nr. 1 bis 7 Variable, die als atn~osphÃ¤risch Rand- 
beclingungen in das Modell eingehen, wÃ¤hren die Terme Nr.8 bis 11 spezifische 
Modellparameter reprÃ¤sentieren 

Die einfallenden Strahl~~ngsterme Fs\, und F,\ werden nicht direkt als An- 
triebsparameter eingelesen, sondern Ã¼be (2.12) und (2.14) bestimmt [Par79]. 
Die Berechnung dieser Strahlungsterme ist eng verknÃ¼pf mit den eingelesenen 
Antriel~spa,rametern (z.B. Lufttemperatur und Wolkenbedeckung) und ist von 
entscheidender Bedeutung fÃ¼ das thermodynamische Verhalten des Meereises, 
insbesondere die lokalen Schmelz- und Gefrierraten. Somit kÃ¶nne die Strah- 
lungsterme als ein Indikat,or fÃ¼ die Wechselwirkung zwischen einzelnen Antrieb- 
spararnetern angesehen werden, da. ein Vergleich mit den Variationen der einzel- 
nen Antriebsparameter mÃ¶glic ist. 

Begrenzungen der BewÃ¶lkun Cl von 0 < Cl < 1 und der kurzwelligen Ein- 
stahlung FJ > 0 mÅ¸sse bei der Variaton der einzelnen Parameter berÃ¼cksichtig 
werden. Desweit.eren wird nur der Betrag des OberflÃ¤chenwinde (Nr.6) vari- 
iert,. um die Richtung des Windfelcles unbeeinfluÂ§ zu lassen. Die Variation der 
OberflÃ¤chenalbed (Nr.8) ist ausschlieÂ§lic begrenzt auf FlÃ¤che von gefrorenem 
und schmelzendem Eis bzw. Schnee. Die Albedo von Wasser aW wird im Modell 
auf dem konstanten Wert von 0.1 gehalten. 

Unter der Annahme, daÂ die eingefÃ¼hrte Variationen der Modell- und An- 
triebsparameter einen lineare Auswirkung auf das Verhalten des Maximums bzw. 
Minimums von Eisvolumen und -ausdehnung haben, lÃ¤Â sich eine Steigung b 
definieren, die als Beispiel fÃ¼ die Variation der Lufttemperatur Ta in Abb.4.6 
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dargestellt ist 

wobei V das Volumen, E die Ausdehnung des Meereises und die Indices S und W 
die Extrema in Sommer und Winter reprÃ¤sentieren wÃ¤hren P als Platzhalter 
fÅ  ̧ die Variation des jeweiligen Antriebs- oder Modellparameters in (4.2) und 
(4.3) steht. 

Tabelle 4.2: Maximale Variation der Antriebs- und Modellpurumeter um den 
Standardwert 

Nr. Parameter max. Bereich der Variation 
1. Lufttemperatur Tz Â 2.0 [Â¡C 
2. BewÃ¶lkun C l  z t  0.2 
3. relative Feuchte r h  Â 20 [%I 
4. kurzwellige Einstrahlung FsJ Â 60 [M//m2] 
5. langwellige Einstrahlung F{\ Â 60 [W/m2] 
6. Windgeschwindigkeit [Ua 1 J! 40 [%I 
7. Niederschlagsrate N Â 0.3 [ m l J a h r ]  
8. Albedo von Schnee und Eis a k 0.1 
9. EisstÃ¤rkenparamete P" & 1.5 X 104 [ N / m 2 ]  

10. dynamischer Eisparameter C + 10 
11. RinnenschlieÂ§ungsparamete ho Â 0.2 [in] 
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Abbildung 4.6: Maximales und m,inimales Eisvolumen (obereres Bild) und Eis- 
ausdehnung (umteres Bild) als Funktion der Lufttemperaturanderung an der 
Oberfliikhe (Stern,). Die Steigun,g b der durchgezogen,en Linie zeigt die lineare 
Anpassung und ist gegeben in Einheiten von 1 0 ~ k m ~ / ~ C '  (oben) und 106knÂ¥t2/0 
(unten). 

Der Jahreszyklus des Eisvolumens und der Eisausdehnung, fÃ¼ eine Varia,tion 
der Lufttemperatur Ta von -2.0 bis +2.0Â°C' ist in Abb.4.7 und 4.8 fÃ¼ das 
Jahr 1987 dargedellt. Es zeigt sich, daÂ die Annahme der linearen Anderung 
des Minimums bzw. Maximums der Eisvoluniens und -ausdehnung hinreichend 
gut erfÃ¼ll ist,. Ebenso ist. der 2-jÃ¤hrig t,ransiente Modellauf fÃ¼ die jeweilige 
Varia,t,ion der Modell- und Antriebsparameter als ausreichend unabhÃ¤ngi von 
dein gemeinsamen Gleicligewichtszustand zu betrachten. 
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ICE VOLUME 1987 

0 50 100 150 200 250 300 350 

TIME (days) 

Abbildung 4.7: .Jal~,rc.szyklu.s des Eisvolu,n?,ens fÃ¼ das Jahr 1987 in Abltingigkeit 
von der Variation, der Lufttemperatur Ta fiir den Bereich von -1 bis +'2Â¡C 
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Abbildung 4.8: Jahreszyklus der Eisausdehnung fÅ¸  das Jahr 1987 in  AhIz~i11,gig- 
keit von der Variation der Lufttemperatur Ta fÅ¸ den Bereich von -2 bis +z0C. 
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4.3 Ergebnisse 

4.3.1 Meereisvolumen und -ausdehnung 

Bei allen Va,ria,tionen der Modell- und Antriebsparameter zeigt sich, daÂ der 
Zeitra,um, in dem das Ma.ximum (Winter~i tu~t ion)  und das Minimum (Sommer- 
situation) des Eisvolumens und der Eisausdehnung beobachtet werden, nahezu 
an den gleichen Tagen auftritt. Nur in einigen FÃ¤lle ergibt sich eine maximale 
Verschiebung von & 15 Tagen beim Eisvolumen und & 10 Tagen bei der Eisaus- 
dehnung. Eine Phasenverschiebung im Jahreszyklus ist bei allen angewendeten 
Variationen als vernachlÃ¤ssigba anzusehen. 

Als Kriterium fÃ¼ die SensitivitÃ¤ bezÃ¼glic der Modell- und Antriebspara- 
meter wird eine 10 %-ige Abweichung gegenÃ¼be dem Standardlauf, sowohl fÅ  ̧
das Eisvolumen als auch fÃ¼ die Eisausdehnung, als Referenz herangezogen. In 
Anlehnung an (4.2) und (4.3) gilt somit 

und 

Tabelle 4.3 und 4.4 geben die maximal erlaubten Variationen A"P des jewei- 
ligen Modell- und Antriebsparameters fÃ¼ eine 10 %-ige Abweichung vom Stan- 
da,rdlauf wieder. In Tabelle 4.3 werden die Referenzwerte fÃ¼ A'V und A'E 
durch einen Mittelwert des maximalen und minimalen Eisvolumens bzw. Eisaus- 
dehnung angegeben (z.B. AXV = O.l(Vs + Vv)/2 in (4.4)). Diese Normalisierung 
unterdrÃ¼ck den Effekt der unterschiedlichen FlÃ¤chen und Volumenanteile, die 
aufgrund der jeweiligen sommerlichen und winterlichen Eissituation mftreten. 
Ini Gegensatz dazu gibt Tabelle 4.4 den analogen Parameterbereich fÃ¼ eine 10 
%-ige Abweichung von der aktuellen Eissituation des Stand&rdlaufes wieder (z.B. 
A'V = O.ll(.s,w in (4.4)). Das Vorzeichen Â in den Tabellen 4.3 und 4.4 be- 
schreibt das ansteigende Verhalten des Eisvolumens bzw. der Eisausdehnung bei 
steigenden Parameterwerten, wÃ¤hren das Vorzeichen ein abnehmendes Ver- 
halten des Eisvolumens bzw. der Eisausdehnung bei steigenden Parameterwerten 
signalisiert,. 

Die Somnierwerte in Tabelle 4.4 sind kleiner und die Winterwerte sind grÃ¶Â§ 
in1 Vergleich zu den gemittelten Werten der Tabelle 4.3. Dies ist das Ergebnis 



des kleineren erlaubt,en Fehlers irn Somn~er und des grÃ¶flere im Winter, d a  der 
ausgeprXgte Jahrcsga,ng des Eisvolumens und der Eisausdehnung hierfÃ¼ verant- 
wort,lich ist. 

Obwo111 clynairiiscli-tlier~nodynari~iscl~e Meereismodelle weniger sensitiv als 
rein t,llermodyuainiscl~e Modelle gegeniiber Modifikationen der Randbedingungen 
reagieren (vgl. %.B. [I-Iib84],[Len190]), so ist trotzdem eine starke AbhÃ¤ngigkei 
der Modellergebnisse von der Variation der Lufttempera,tur Ta zu beohchten .  
Bei einer 10 %-igen Abweichung vom Standa.rdlauf ist die geforderte Genauigkeit 
von Ta im Bereich von 0.5 bis l .lÂ°C 

Die W o l l ~ e ~ ~ l ~ e d e c l ~ u n g  Cl geht l~limat,ologisch und relativ grob angenÃ¤her in 
das Meereismodell ein. Es zeigt sich jedoch, daÂ der Bedeckungsgracl bis auf &0.2 
bekannt sein muÂ§ um geringere Abweichung als 10 % im Eisvolumen und der 
Eisausclehnung aufzuweisen. Um ein akzept,able Vorhersage fÃ¼ das Eisvolumen 
und die Eisausclehnung zu erhalten, werden ebenfalls hohe Anforderungen an  die 
Genauigkeit der relativen Feuchte r h  gestellt,. FÃ¼ die winterliche Eissituation 
muÂ r / i  auf +10 % und fiir die So~nn~ersi tuat ion auf &20 % bekannt sein. 

Auch fÃ¼ die Stral i l~~ngsterme F y [  und !'}[ als Funktionen der Luft,t,en~peratur, 
Wolkenl~eclecl~ung und relativen Feuchte ergibt sich ein sta,rker EinfluÂ auf das 
Eisvolumen und die Risausclehnung (vgl. (2.12) und (2.14)). Dabei zeigt sich, 
daÂ Abweichungen in der langwelligen Einstrahlung eine stÃ¤rker Auswirkung 
auf die Charakteristik des Eises haben als es Abweichungen in der kurzwelligen 
Ei~ls~ral i lui ig bewirken. FÃ¼ Fij, wird demnach eine Genauigkeit von 15 bis 25 
W/id gefordert, wahrend fiir Fa[ eine Genauigkeit von 20 bis 40 W/m2 als 
ausreichend erscheint. Der Grund dafÃ¼ liegt in der Tatsache begrÃ¼ndet daÂ 
Fij, das ganze Jahr Ã¼be wirkt, wa.11rend Fs^, nur in den Sommermona,ten von 
Bedeutung ist. 

.hnderungen irn Betrag der Windgeschwindigkeit Ua haben einen starken Ein- 
fluÂ auf die Wintersituat,ion des Eisvolu~nens und der Eisausdehnung. Dies liegt 
begrÃ¼nde in der modifizierten Eisdickenverteil~ing in konvergenten Driftgebieten 
und einer ausgepragteren Zirkulation in1 Weddellmeer bei hÃ¶here Windgeschwin- 
digkciten. Weit,erhin fÃ¼hr die Ã„nderun des Betrages der Windgeschwindigkeit 
zu VerÃ¤nderunge in den turbulenten WÃ¤rmeflÃ¼ss (vgl. (2.16) und (2.17)). 

Die Eisausclehnung reagiert gegenÃ¼be kleinen Variationen der Modellpara- 
meter wenig sensitiv. Einzig Variationen der Albedo a scheinen fÃ¼ die som- 
merliche Ausdehnung von Bedeutung zu sein. Schinelztiimpel, Schneebederl- . E I L  

und Flutungseffekte sind in diesem Zkitraum Prozesse, die einen Einflufl aui ' s ,  

OberflÃ¤chenalbed ha,ben. Die aus dein Modell ermittelte zulÃ¤ssig Abwe ichu~ i~  
von 410.2 liegt in einen1 Bereich, wo diese Prozesse wirksam werden kÃ¶nnen Das 
Eisvolunien reagiert dagegen in hohem MaÂ§ sensitiv gegenÃ¼be der Einstellung 
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des EisstÃ¤rkenparameter P", der die rheologischen Eigenschaften des Meereises 
entscheidend bestimmt. 
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Tabelle 4.3: Maxim,al erlaubter Bereich. des jeweiligen Param,eters fÅ¸ eine 10 %- 
ige Abweichung vom sommerlichen und winterlichen Eisvolumen und -ausde/~nung 
des Standardl(~ufes in Bezug auf den jih,rlichen Mittelwert von 1987. 

Nr. 
1. 
2. 
3. 
4. 
5. 
6. 
7. 
8. 
9. 

10. 
11. 

Parameter 
T a  ['C] 
Cl 
r h  [%] 
F A  [ W / m 2 ]  
Fi[ [l-V/nx21 
Ua [%I 
ilr [ ~ n / J a h r }  
(t 

Eisvolumen Eisausdehnung 
Winter(max) Somnier(min) 

~ 0 . 7  ~ 0 . 9  

"weniger als 10 %-ige Abweichung bei maximal zulÃ¤ssige Variation der Parameter 

Tabelle 4.4: Maximal erlaubler Bereich des jeweiligen Parameters fÃ¼ eine 10 %- 
ige Abweichling vom Eisvolumen und -ausdehnung des Standardlaufes von 1987, 
bezogen auf die aktuellen Sommer- und Winterwerte. 

Nr. 
1. 
2. 
3. 
4 .  
5 . 
6. 
7. 
8. 
9. 

10. 
n. 

Parameter 
Ta [OCI 
Cl 
1-12 [%I 
Fsl  [W/rn2] 
F,l [ W / m 2 ]  
Ua [%I 
N [nx/Jahr] 
0' 

Eisvolumen 

P' [A'/m1} ~ 1 . 3  X 104 ~ 0 . 6  X 104 1 -a 

C *8 
ho [ m ]  5 0 . 2  Â±0. 

Eisausdehnung 

*weniger als 10 %-ige Abweichung bei maximal zuliissiger Variation der Paramet,er 
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Anforderungen an die Genauigkeit der Antriebsparameter ergeben sich aus 
einer Mittelung der Ergebnisse der Tabellen 4.3 und 4.4 und sind in Tabelle 4.5 
zusammengefaflt . 

Tabelle 4.5: Mittlere geforderte Genauigkeit der atmospl~Ã¤rische Antriebspara- 
meter fÃ¼ eine 10 %-Ge Abweichung vom Standardlauf des Meereismodells fÃ¼ 
das Jahr 1987. 

mittlere geforderte Genauigkeit 
0.7 [Â¡C 
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4.3.2 Driftgeschwindigkeit 

Die Analyse des Geschwindigkeitsfeldes vom September 1987 zeigt, daÂ die Wind-  
geschwindigkeit Ca. der einzige Antriebspa,rameter ist, der einen EinfluÂ auf die 
mittlere monatliche Driftgeschwindigkeit Ã hat .  Bei allen anderen Va,riationen 
der Modell- und A n t r i e b ~ p a r ~ m e t e r  wird nur eine Ã„nderun von Ã im Bereich 
von 0 bis 5% erreicht. 

Beim sogenannten Standardlauf ergibt sich ein Wert fÃ¼ Ã = 10.5 cm,/s. Eine 
ErhÃ¶hun der Windgeschwindigkeit & um 40% bewirkt ein Ansteigen auf = 

14.4 cm./s,  wÃ¤hren die R,eduktion von & um 40% ein Absinken auf Ã == 6.3 c m / s  
zur Folge hat .  In guter NÃ¤herun variiert die mittlere monatliche Driftgeschwin- 
digkeit Ã fÃ¼ den in diesen SensitivitÃ¤tsstudie verwendeten Pararneterbereich 
linear mi t  dem Betrag der Windgeschwindigkeit &. Ã„nderunge im Betrag der 
Windgeschwindigkeit Ua. wirken sich dabei, mit Ausnahme einiger Gitterzellen, 
die sich nahe der anta,rktischen Halbinsel befinden, in Ã¤hnliche GrÃ¶flenordnun 
aus (vgl. Abb.4.9 und 4.10). 

Eine Verringerung des Gebietes zur Berechnung von Ã auf Ã¼berwiegen kon- 
vergente Regionen (2.B. westlich von 45OM/), zeigt eine hÃ¶her SensitivitÃ¤ von Ã 

gegenÃ¼be Variationen des EisstÃ¤.rkenparameter P'. 



Abbildung 4.9: Mi t t l ere  m,on,atliche Drift.gesc/~~~uin.digkeit des Meere i ses  im S e p -  
t e m b e r  1987 v o m  S t a n d a r d l a u f .  

Abbildung '1.10: Anaiog  :u A b b . d . 9 ,  bei e i n e r  R e d u z i e r u n g  d e r  Windge.sc/ztoindig- 
k e i f  U< um 40%. 
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4.3.3 Nettogefrierrate 

Die jÃ¤hrlich Summe der t%glichen Gefrierraten wird als Xettogefrierra,te be- 
zeichnet. Je nachdem, ob im Jahresmittel eine konvergente oder divergente 
Meereisbewegung vorherrscht, ist die Nett,ogefrierra,te positiv oder nega,tiv. Die 
Nettogefrierrate ist eine wichtige AnregungsgrÃ¶fl fÃ¼ die ozeanische Zirkula- 
tion, da  die Konvektionsprozesse eine entscheidene Rolle in der Meereis-Ozean- 
Wechselwirkung spielen. Die thermodynamischen VerhÃ¤ltniss und die Meereis- 
bewegung bestimmen in1 wesentlichen die Xettogefrierrate, deren Auswirkungen 
die Dichtestruktur des Ozeans entscheclend beeinflussen. 

Eine der Chara.kteristiken von dynamisch-t,hermodynamischen Meereisrnodel- 
len ist die regional unterschiedliche Verteilung der Produktions- und Schmelzge- 
biete von Meereis. wie sie als Beispiel fÃ¼ das Jahr 1987 in Abb.4.11 zu sehen ist. 

Abbildung 4.11: Nettogefrierrate des Standardlaufes in [m/d fÃ¼ das Jahr 1987. 
Durchgezogene Konturlinien represÃ¤ntiere die Gefriergebiete, wÃ¤hren die ge- 
strichelten Konturen die Schmelzgebiete darstellen. Konturintervall gleich 0.5 
m/a 

Abb.4.11 zeigt eine Gewichtung fÅ  ̧ die Produktion des Meereises auf das 
Gebiet des sÃ¼dliche Weddelln~eeres und beschreibt die typische Verteilung der 
Nettogefrierraten, die im wesentlichen durch die sÃ¼dliche Produktionsgebiete 
und die nÃ¶rdliche Schmelzgebiete (etwa nÃ¶rdlic von 65' S) beschrieben werden 
k6nnen. Insbesondere die dynamischen Prozesse sind verantwortlich dafÃ¼r daÂ 
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auch wÃ¤,hren der Winterzeit Neueis in Regionen mit hoher Eisbedeckung gebildet 
werden kann, welches mit der Zeit in andere Regionen driftet und dort schmilzt. 

SÃ¼dlic der Breite von 68.75'5' ist ein Grooteil der Gebiete zu finden, die 
Å¸he das Jahr eine positive Gefrierrate besitzen. FÃ¼ das Meereisgebiet zwischen 
den kontinentalen RÃ¤nder und der Breite von 68.75'5" lagt sich durch Mitt.elung 
ein Wert. Fn. definieren, der die mittlere Gefrierrate pro Quadratmeter in diesem 
Gebiet beschreibt. Der Wert von Fn wird im weiteren zur Untersuchung der Sen- 
sitivit.Ã¤ der Nettogefrierrate gegenÃ¼be Variationen der Modell- und a,tmosphÃ¤ri 
sehen Antriebsparameter genutzt. FÃ¼ das Gebiet sÃ¼dlic von 68.75'5' ergibt sich 
eine Anzahl von 87 eisbedeckten Gitterzellen mit positiven Nett,ogefrierfaten in 
den Varia,tionsstudien, wobei bei nur sehr wenigen VariationslÃ¤ufe eine leichte 
Reduzierung der Anzahl innerhalb des ausgewÃ¤hlte Gebietes zu beoba,chten ist 
z . B .  bei einer ErhÃ¶hun der Lufttemperatur Ta. um +2OC ). 

In Abb.4.12 ist das Verhalten von Fn bei 5 Variationen der Lufttemperatur zu 
sehen. Auch in der GrÃ¶ss Fn zeigt sich die starke Sensitivit,at des Meereismodells 
bezÃ¼glic Ã„nderunge in der Lufttemperatur. Eine ErhÃ¶hun der Lufttemperatur 
Ta um +lÂ° reduziert die Eisproduktion pro Quadratmeter um etwa 10% fÃ¼ 
das ausgewÃ¤hlt Gebiet. FÃ¼ die Eisproduktion erscheint eine Reduzierung der 
Luftternpera,t,ur nur einen geringen Einflug zu haben, da der Wert bei Fn, KZ 

1.4 m / a  eine Art von SÃ¤tt,igun erfÃ¤.hrt Dies ist auf die Eisdickenverteilung 
in dem ausgewÃ¤hlte Gebiet zuriicl<mifÃ¼hren da die WÃ¤.rmeleitun durch das 
Eis aufgruncl der Eisdicke nur sehr gering ist und so nur im geringen MaÂ§ ein 
verstÃ¤,rkte Gefrieren bei einer Erniedrigung der Lufttemperatur einsetzt. 

Vergleiche der kurzwelligen (-̂ ,J.) und der langwelligen (F1.L) Einstrahlung 
v g l .  Abb.4.13) zeigen ein Ã¤hnliche Verhalten von Fn, wie es in der Vxiation 
der Lufttemperatur Ta zu beobachten ist. Der Betrag von F,, ist dabei sensi- 
tiver gegenÃ¼be einer ErhÃ¶hun von Fi\. als gegenÃ¼be FA.  Dies ist vor allem 
auf die ganzjÃ¤hrig Wirksamkeit bei einer ErhÃ¶hun von Fi[ zurÃ¼ckzufÃ¼hre 
da  wÃ¤hren der Wintermonate die kurzwellige Einstrahlung F A  fÃ¼ das sÃ¼dli 
che Weddellmeer sehr klein ist. Die ErhÃ¶hun der einfa,llenden Strahlungsterme 
bewirkt, zwar eine Abnahme von Fn, jedoch wird dieser Effekt durch die Pa- 
ra,n~etrisierung der BewÃ¶lkun in Strahlungstermen gedÃ¤mpf (vgl. (2.12) und 
(2.14)). Obwohl der Wert von wenig sensitiv gegenÃ¼be Variationen des Wol- 
l~enbecleckungsgrades ist, zeigt sich in diesem Fall ein umgekehrtes Verhalten als 
es in den Abb.4.12 und 4.13 zu sehen ist. Somit wirkt die BewÃ¶lkun als Puffer 
in der Abnahnie der Produktion des Meereises bei einer gleichzeitigen Anhebung 
der einfallenden Strahlung. 
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Abbildung 4.12: Ã„nderun der  Nettogefrierrate pro Quadratmeter  bei Var ia t i on  
der  Luf t temperatur  Ta fÃ¼ das  eisbedeckie Gebiet im sÅ¸dliche Weddel lmeer  ( v o n  
81.25'5' bis 68.75',5'). 

J , . , , , . , . , , , . ,  
-60 -40 -20 0 20 40 60 

Variation der Einstrahlung [W/m2] 

Abbildung 4.13: â‚¬nderu der  Nettogefrierrate pro Quadratmeter  bei Var ia t ion  
der  langwelligen F/[ (Quadrate  u n d  gestrichelte L in i e )  und  der  kurzwell igen E\. 
Einstrahlung (Punkte  und durchgezogene Lin ie)  fÃ¼ das  eisbedeckte Gebie t  i m  
sÅ¸dliche Weddel lmeer  ( von  81.25'5' bis 68.75',5'). 
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Andere Varia,tionen der thermodynamischen Antriebs- und Modellpa.rameter 
(vgl. Tabelle 4.2) haben einen vernacl~lÃ¤ssigba~ kleinen EinfluÂ auf die Gefrier- 
ra,ten in1 siidlichen Weddellmeer. Bei allen Variationen der thermodynamischen 
Antriebs- und Modellparameter ist keine wesentlicl~e ErhÃ¶hun fiir den Wert von 
Fn Ã¼be den Grenzwert von etwa 1.4 m / a  hinaus zu erzielen. 

Einzig die Parameter, die die Dynamik des Meereismodells beeinflussen oder 
einen EinfluÂ auf den Anteil offenen Wassers pro Gitterzelle haben, kÃ¶nne die 
Produktion des Eises in dem ausgewÃ¤hlte Gebiet im sudlichen Weddellmeer Ã¼be 
diesen Grenzwert hinaus erhÃ¶hen Hier sind vor allen1 die Variation der Wind- 
geschwindigkeit (Abb.4.14) und des RinnenschlieÂ§ungsparan1eter h,o zu nennen. 
Eine Anhebung der Windgeschwindigkeit u m  20 % erhÃ¶h den Wert von u m  
ca. 5 % gegenÃ¼be dem Standardlauf, was in etwa, a.uch durch einen Wert fiir 
1 1 , ~  = 0.7 (Standardwert gleich 0.5) erzielt wird. Bei beiden Para,metern (lUal 
und ho) wird diese Zunahme der Gefrierraten durch den Anteil des offenen Was- 
sers erreicht, d a  sowohl lUa[ (insbesondere an den kontinentalen KÅ¸sten als auch 
ho bei einer Anhebung den Anteil der offenen WasserflÃ¤che vergrÃ¶fiern 

Die rheologischen Parameter C und P' erreichen bei ihren maximal zulÃ¤ssige 
Variationen (vgl. Tabelle 4.2) ebenfalls eine Ã„nderun von etwa 5 % fÃ¼ den Wert 
von F ,  wobei ein steigender Wert von P' den Wert von F,, elhÃ¶ht  wÃ¤hren der 
clynan~ische Parameter C ein entgegengesetztes Verhalten zeigt. 

Die Untersuchungen der Nettogefrierate fiihren zu dem Ergebnis, daÂ im Ge- 
biet der Meereisproduktion Ã„nderunge in den t l ~ e r m o d y i ~ a m i s c l ~ e ~ ~  Parametern. 
hier insbesondere die Lufttemperatur, die Gefrierraten senken, aber nur unwe- 
sentlich erhÃ¶he kÃ¶nnen Ein Anst,eigen der prognostizierten Gefrierraten in den 
Produktionsgebieten des Meereises ist dagegen in erster Linie durch Variationen 
derjenigen Antriebs- und Modellparameter zu erzielen, die einen Einflui3 auf die 
Bildung von offenen WasserflÃ¤che pro eisbedeckter Gitterzelle haben. 

Ein Beispiel fÃ¼ die rÃ¤umlich Differenz der Nettogefrierraten in  den Variati- 
onsla.ufen in1 VerhÃ¤ltni zum Standardexperiment ist in der Abb.4.15 zu sehen. 
Die grÃ¶i3te auftret,enden .&nderungen sind erwartungsgemÃ¤f in der Eisrandzone 
zu beobachten. Bei der ErhÃ¶hun der Windgeschwindigkeit wird mehr Eis in 
nÃ¶rdlicher Regionen verdriftet, wo die Thermodynamik bei etwa 55O,S' in einem 
zonal ausgerichteten Gebiet die Schmelzraten merklich erhÃ¶h (vgl. Abb.4.15b). 
In Abb.4.15a dagegen verringert, sich die Riskante in Richtung des Kontinents, 
was dazu fiihrt, das  im Modellgebiet bei einer ErhÃ¶hun der Luftt,emperatur we- 
niger Meereis produziert und denlentsprechencl geschmolzen wird. 

Die Gel'riergebiete in1 sÃ¼dliche Weddellmeer weisen ein sehr unterschiedlicl~es 
Verhalten bei der Variation eines dynamischen oder thern~oclyna~nlischen Para- 
meters auf. Eine ErhÃ¶hun der Lufttemperatur u m  2OC bewirkt eine relativ 



gleichn~Ã¤ssig Abnahme der Gefrierraten um etwa 0.5 m/a im Gebiet des zentra- 
len Wecldellmeeres. Einzig an der Spitze der mtarktischen Halbinsel und entlang 
des Breitengrades bei 70'5 sind diese Gefrierraten in diesem Fall niedriger. Eine 
20 %-ige Anhebung der Windgeschwindigkeit hat zur Folge, daÂ die Gefrierraten 
fast ausschlieÂ§lic entlang der KÃ¼stenlini des sÃ¼dliche Weddellmeeres anstei- 
gen. In diesen Gebieten treten vermehrt KÃ¼stenpolyne auf, in denen aufgrund 
der niedrigen Lufttemperatur sehr schnell Neueis gebildet werden kann. Obwohl 
das Meereisinodell keine KÃ¼stnpolyne auflÃ¶st unterstreicht das Ergebnis der 
Gefrierraten, bei gleichzeitiger ErhÃ¶hun der Windgeschwindigkeit; die Notwen- 
digkeit der Dynamik in der Meereismodellier~~ng. 



4.3 Ergebnisse 5 3 
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Variation der Windgeschwindigkeit [%I 

Abbildung 4.14: Ã „ d e r u n  der Nettogefrierrute pro Quadratmeter bei Variation 
des Betrages der Windgeschwindigkeit lUa ( in  Prozent) fÃ¼ das eisbedeckte Ge- 
biet im. sÃ¼dliche Weddellmeer (von 81.25'5' bis 68.75 's) .  
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Abbildung 4.15: Differenz der jÃ¤hrlichen Nettogefrierraten im jeweiligen Ver- 
gleich zum Standardexperiment (U) bei ErhÃ¶hun der Lufttemperatur Ta um +ZÂ° 
und (b) bei ErhÃ¶hun des Betrages der Windgeschwindigkeit ] U a  um 20 % Pro- 
zent. Konturintervall 0.5 m. 
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4.4 Diskussion 

Die Ergebnisse der SensitivitÃ¤tsstudie zeigen, daÂ die QualitÃ¤ der a,tmosphÃ¤,ri 
sehen Antriebsclaten entscheidend fÃ¼ die Resultate des Meereismoclells ist. Bei 
der Beurteilung der zeitlichen und rÃ¤umliche Entwicklung des Meereises miissen 
insbesondere das Lufttemperaturfeld und das Windfeld hohe Anforderungen an 
die GÃ¼t der Antriebsdaten erfiillen, um zuverlÃ¤ssig Vergleiche mit Messungen 
zu ermÃ¶glichen 

Die starke AbhÃ¤ngigkei des Meereismodells vom Antriebsfeld der Luftteni- 
peratur ist keineswegs auf die Region des Weddellmeeres beschrÃ¤,nkt Untersu- 
chungen mit einem Meereisniodell fÃ¼ den sÃ¼dliche Ozean zeigen ein Ã¤hnlic 
sensitives Verhalten gegenÃ¼be Ã„nderunge der Lufttemperatur [A.  StÃ¶ssel pers. 
Mitteilung]. 

Eine genauere Bestimmung des klimatologischen Antriebsparameters der 
BewÃ¶lkun ist durch die nicht unbedeutende AbhÃ¤ngigkei des Meereismodells 
von diesem Parameter von groÂ§e Wichtigkeit,. Der bedeutende EinfluÂ der 
BewÃ¶lkun auf die Meereismodell wurde auch schon in eindimensionale t,her- 
niodyna,mische Meereisstudien (z.B. [Shi84],[Cur92]) aufgezeigt. Sowohl die Pa- 
rametrisierung der BewÃ¶lkun in der einfallenden Strahlung (vgl. (2.12) und 
(2.14)) als auch eine detaillierte Betrachtung der HÃ¶henverteilun der Wolken 
sind als sinnvolle ErgÃ¤nzun bei der Meereisniodellierung anzusehen. Aus dieser 
SensitivitÃ¤,tsstt~di lÃ¤Â sich folgern, daÂ auch wenig bekannte Parameter (z.B. 
Wolkenbedeckung und relative Feuchte) eine wichtige Rolle als atmosphÃ¤risch 
Ra,ndbedingungen in dynamisch-thermodynamischen Meereismodellen spielen. 

Trotz der starken AbhÃ¤.ngigkei von den thermodyna,mischen Antriebs- 
paran~etern zeigen sich deutliche Unterschiede zwischen dem dynamisch- 
thermodynamischen und einem rein thermodynamischen Meereismodell (vgl. z.B. 
[Hib79], [Hib84], [Lem90]). In Analogie zur Abb.4.6 erkennt man in Abb.4.16 
die verstÃ¤rkt AbhÃ¤ngigkei eines thermodynamiscllen Meereismodells gegenÃ¼be 
Variationen der Luftt,emperatur. FÃ¼ eine z k 2 O C '  Ã„nderung eines 7-jÃ¤hrige ther- 
modynamischen Laufes fiir die Jahre 1986 und 1987, ergibt sich die Steigung b 
aus der linearen Regression in Abb.4.16. Der 5-j%llrige thermodynamische Lauf 
des Modell fÃ¼ 1986 wurde in Analogie zum dynaniisch-thermodynamischen Lauf 
zur Initialisierung der folgenden Variationsjahre 1986 und 1987 genutzt,. Legt 
man, analog zu Kapitel 4.3.1, die 10 %-ige Anderung des maximalen bzw. mini- 
malen Eisvolumens und der Eisausdehnung gegeniiber dem t.hermodynamischen 
Standardlauf zugrunde (vgl. Tabelle 4.4), so ergeben sich fÃ¼ die geforderten Ge- 
nauigkeiten der Lufttemperatur die Werte in] t,hermodynamischen Fall aus der 
Tabelle 4.6. Diese Werte sind Ã¤hnlic denen des dynamisch-thermodynamischen 
Eismodells. da sowohl die Steigung b als auch das Eisvolumen etwa um den Faktor 
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Tabelle 4.6: Maximal erlaubter Bereich der Lufttemperatur f Å ¸  eine 10 %-ige 
Abweich,un,g v o m  Eisvolumen und -ausdeh.;z1;ng im Vergleich, zum. th,erin,odynami- 
sehen, Stan,dardlauf von 1987. 

2 erhÃ¶h sind (vgl. Abb.4.16) 

Nr. 1 Parameter 
1. \TÃ \Â¡C 

Die 10 %-ige relative Ã„nderun des maximalen und minimalen Eisvolumens 
ist, daher nur unzureichend geeignet,. um die unterschiedliche Sensit,ivit,Ã¤ zwi- 
schen einem t,l~erinocIynamischen und dynamisch-thermodynamischen Meereis- 
n~odell aufzuzeigen. Aus diesem Grunde wird die SensitivitÃ¤ gegenÃ¼be einer 
+2OC ErhÃ¶hun der Lufttemperatur auf den gesamten Jahresgang erweit,ert und 
ein alternatives MaÃ fÃ¼ die Ã„nderun des Eisvolumens eingefiihrt. Auf eine 
analoge EinfÃ¼hrun fÃ¼ die Eisausdehnung wird hier verzichtet, da die Eisaus- 
dehnung nicht im gleichen MaÃŸ dynamische und therinodyna,mische Prozesse 
unterscheidet. Die GrÃ¶Ã Sv) die die Ã„nderun des Eisvolumens in AbhÃ¤ngigkei 
von der Ã„nderun der Lufttemperatur beschreibt, definiert sich in Einheiten von 
[ W / O C ]  aus 

wobei V das Eisvolumen fÃ¼ die Lufttemperatur Ta und Ta + 2OC ain jeweiligen 
Tag i des Jahres (11 = 365 Tage) reprÃ¤sentiert Vergleicht man den Wert von 
Sv fÃ¼ den dyimmisch-thermodyna,mischen und rein thermodynamischen Lauf so 
ergeben sich folgende Werte: 

Eisvolumen 
Winter(max) Somnler(min) 

~ 0 . 9  ~ 0 . 9  

1.6 X 103 [km3/OC] fÃ¼ dynamisch-thermodyna,misch 
Sr = { 2.4 X 103 [ k m 3 / O C ]  fÃ¼ rein thermodynamisch 

Eisausdehnung 
Winter(max) Sommer(1nin) 

~ 0 . 7  ~ 1 . 0  

Somit Ã¤nder sich das Eisvolumen eines rein thermodynamischen Eismoclells etwa 
um den Faktor 1.5 mehr pro 'C als in1 dynamisch-t,hermodynamischen Eismodell. 

Der aufgefÃ¼hrt Vergleich unterstreicht (z.B. [Hib79],[Lein90]) und quantifi- 
ziert die geringere Sei1sitivitÃ¤. eines dynamisch-thermodynamisches Meereisrno- 
dells gegenÃ¼be einem rein thermodynamisches Modell bei gleichzeitger Ã„nde 
r ~ ~ n g  der atmosphÃ¤rische Randbedingungen. Dieser Wirkung der Meereismo- 
delle ist in gekoppelten Ozean-Meereis-AtmosphÃ¤r Modellen Rechnung zu tra- 
gen, da  die rein thermodynamische Betrachtung der Meereiskomponente in der- 
artigen Modellen eine zu starke SensitivitÃ¤ gegenÃ¼be atmosphÃ¤rische Ande- 
rungen aufweist. Dieser Effekt ist insbesondere in Klimastudien zu bedenken, wo 
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die Te~nperaturscllwankungen der AtmosphÃ¤r eine wichtige Rolle spielen (2.B. 
CO2-Szenarien), da ein rein tl~ermoclynamisches Eismodell eine zu statische Rolle 
in solchen Klin~anlodellen einnimmt. 

Bei den Va,riationen des Windfeldes wurde ausschlieÂ§lic der Betrag des Win- 
des va,riiert. Die Anna,l~me, da,Â das Windfeld als OberflÃ¤chenwin wirkt, fÃ¼hr zu 
befriedigenden Ergebnissen in dem Verhalten des Meereises. Aus diesen1 Grunde 
wird auf eine Varia,tion der Windrichtung (z.B. Drehwinkel fÃ¼ den Wind) ver- 
zichtet, obwohl Ã„nderunge in der Windrichtung betrÃ¤chtlich Auswirkungen 
auf das Eisvolummen und die Eisausdehnung haben sowie zu stark verÃ¤nderte 
Meereisverteilungen fÃ¼hren 

Variationen der Modellparameter sind fÃ¼ die Eisausdehnung nur von gerin- 
gem EinfluÂ§ Nur die Albedo scheint fÃ¼ die Sommereisausdehnung wichtig zu 
sein. Das Eisvolumen da,gegen reagiert Ã¤,uÂ§er sensitiv gegenÃ¼be Variationen der 
Modell- und Antriebspa,ran1eter, was die Wichtigkeit, von Messungen der Eisdicke 
fÃ¼ eine optimale Meereisinodellierung unterst,reicht. 

Das Driftverhalten des Meereises wird, insbesondere in den divergenten Zonen 
des Weddellmeeres. durch das VerhÃ¤ltni der Schubspannungskoeffizienten ca/cu, 
best~immt und ist mit den beobachteten Drifttrajektorien der ARGOS-Bojen in 
guter Ãœbereinstimmung In stark konvergenten Gebieten, so z.B. Ã¶stlic der 
antarktischen Halbinsel, wird der EinfluÂ von P' bedeutender und Ã„nderunge 
sowohl von c(,/cu, als a,uch P* zeigen Auswirkungen auf das Verhalten des Meer- 
eises. Die SensitivitÃ¤tsanalyse der Driftgeschwindigkeit des Monats September 
1987 unterstÃ¼tze dieses Argument, da  erst bei einer GebietseinschrÃ¤nkun auf 
westlich von 45OW eine signifikante Anderung der Drift bei Variationen von P" 
festzustellen ist (vgl. Kapitel 4.3.2). 
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Variation der Lufttemperatur [Grad Cel.] 

Abbildung 4.16: Analog zu Abb.4.6 fÃ¼ rein therm,odyn,am,isch,e Meereissimulatio- 
nen. E i n e m  5-jÃ¤hrige th,ermodyn,amisch.en Gleichgewichtslauf folgen zwei tran- 
s i e d e  Jahre (1986 und 1987) mi t  den Variationen. der Lufttemperatur.  



Kapitel 5 

Analyse der Lufttemperatur 

5.1 Datenvergleich Bojen und ECMWF 

Fragestell~~~igen Ã¼be die GÃ¼t der atmosphÃ¤rische Antsiebsfelder sind insofern 
f ~ r  die Meereismodellierung von Interesse, als das numerische Wettervorhersage- 
modell vom ECMWF Annahmen Ã¼be das Meereis beinhaltet, die zu Problemen 
in der Anwendung fÃ¼ ein Meereismodell fÃ¼hre l~Ã¶nnen Annahmen Ã¼be das 
Meereis, die nicht unbedingt der grofiskaligen Cllara.kteristik des Meereises ent- 
sprecllen (vgl. z.B. [ECM85]), sind u.a.: 

Gleiclibleibende Eisdicke von 1.0 m, 

Gleichbleibende Eiskonzentration von 100 %: 

0berflÃ¤.chenalbed a von 0.55% 

Schn~elztempesatur des Eises im Sonlmer von -1.9OC, 

Bisherige Analyse11 von Meeseisnlodellen zeigten (z.B. [Hib83, 0we90, Sto92a]), 
ciafl diese .Annahmen in den n~ln1erischen \Vettervorhersagemodellen nicht die rea- 
len ~ ~ e r h Ã ¤ l t ~ ~ i i s s  widerspiegeln, Insbesondere die Schmelzten~peratus von -l.gÂ° 
ist, einer der GrÃ¼nde li7arLlnl die So~nmereisausdehnung des Meereisn~odells grÃ¶fie 
als die 170n den F e s ~ l e r k ~ ~ n d ~ ~ ~ ~ g s d a t e ~ l  bestin~nlte ,Ausdelln~~ng ist (vgl. Abb.4.3), 
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da  das Nfeereisri~odell die Schmelzteinperatur des Eises bei OÂ° a,nsetzt (vgl. 
(2.22)), was das Eis in der Natur realistischer beschreibt. Aus diesen1 Grunde 
ka.1111 es i ~ n  Eisrandljereicl~ zu niedrigeren Temperat~lren in den Antriebsfeldern 
l<o~iimen, die das Scll~nelze~l des AjIeereises verhindern. H Ã ¶ l ~ e ~ ~ l ~ o r r e k t ~ ~ r e i ~  wie 
sie bei der Best,i11l11lung der bodennal~en Lufttemperatur m d  Fe~~cl l te  aus den 
Druclcnivea.~~~ von 850 11nc1 1000 />,Pu d ~ ~ r c l l  die Inter- bzw. Extrapolation auf- 
t,reten> nlogen eine weitere Fehlerquelle fÃ¼ die a t~mos~~har isc l~e~l  Antrielxfelder 
sein. 

Wie sich in der1 Sensitivit,Ã¤tsstudie gezeigt hat> ist die Lufttenlperatur Ta 
ein rvichtiger Ant,riebspararneter, dessen Anderungen starke A~~s~virlcungen auf 
das Verhalten des Nleereismodells haben. Die von den ARGOS-Bojen geinesse- 
nen L ~ ~ f t t , e ~ l ~ l ~ e r a t ~ ~ r e ~ ~  werden von1 numeriscl~en Vorhersagemodell des ECMWF 
nicht, l~erÃ¼clcsiclltigt Bei clen ECh/Ibl'F-L~~ftteml~erature~~ 11a.ndclt es sich in erster 
Linie also um ein Mode l l~~rodu l~ t~  xi~elches als Datenst<~tzpunl<te Ã¼be dem Meereis 
a~usschlief3licl1 die Luftdr~~clcn~essungen der ARGOS-Bojen berÃ¼cksiclltigt 

U I ~  clie Gena,t~igkeit der a~t~~nosphÃ¤.riscl~e Antriel~sclaten zu ~ ~ n t e r s u c l l e ~ ~ ,  wird 
ein Vergleicl~ z\vische11 den Luft,ternperaturen vom ECIVfIVF mit gemessenen Tem- 
peraturdate~l der AR,GOS-Bojen d~~rchgefiillrt. I-Iierzu werden clie tÃ¤,gliche Mit- 
telwerte der gemessenen Lufttemperaturen (T:) an den jeweiligen Positionen 
der AR,GOS-Bojen als R,eferenz herangezogen. Da die I,~~ftt.e~nljera,turen von1 
ECNIWF auf dem grooskaligen blIodellgitter vorliegen)  verd den clie Temperatur- 
werte der vier nÃ¤chstgelegene Gitterp~lnkte auf die Tagesljosition der Boje inter- 
poliert. So111it wird die Lulttemperatur vom EChjfIVF an der Position der Boje 
(Tf)  bescllrieben durch 

wol>ei kl bis k4 Koeffizienten fÃ¼ den Al~stand der Gitterpunkte zu der Tagespo- 
4 

sition der Boje beschreiben. FÃ¼ die Sur~irrie der Koeffizienten gilt: kt = 1. 
? = I  

IJergleicl~e von Tiw ~ l n d  T: fiir die Periode von1 1.November 1986 bis 3l.WIarz 
1987 zeigen (Abb.5.1)) dafi die ECMMTF-Tenlperatt~ren (T:') in1 Mittel 3.gÂ° 
unterllalb der gemessenen Bojenda,ten (T:) liegen. Bei anderen Bojen (z.B. Nr. 
3311): die nahe der in Abb. 5.1 dargestellten Boje drifteten (vgl. [I<ot90]), lief3 
sie11 fÃ¼ diesen Zeitraum ein allnlicher T e ~ ~ ~ p e r a t ~ ~ r u ~ ~ t e r s c h i e d  z~vischen ECh41VF- 
und Bojen-Daten feststellen. FÃ¼ die hier beschriebene Periode ergibt ein Ver- 
gleich mit wÃ¶chen~licl~e hlleereiskarten [I<ot90]> daf3 einige Driftl~ojen nahe der 
so~n~nerlichen Eiskante drifteten und sich somit in Regionen mit niedriger Eis- 
konzentra,tion bewegten. 

Ein Temperaturvergleich fÃ¼ einen lÃ¤ngere Zeitraun~ (1.Novenlber 1986 bis 
31.Dezen113er 1987) fÃ¼hr zu dem Ergebnis (Abb.5.2)) daf3 die L~Iittelwerte 11nd 



5.1 Datenvergleicl~ Bojen und ECMWF 6 1 

S t a ~ ~ d a , r c l a l ~ ~ % ~ e i c l ~ ~ ~ ~ ~ g e n  der T e n l l ~ e r a t ~ ~ r d a . t e ~ l  T W I ~  ECh/fWF und Boje (T:' = 
-10.6 & 6.3OC und T E  = -9.8 ?C 8.7OC) gut iibereinsti~nmen. Dies gilt vor- 
nel~lnlich a b  den1 Zeitpunkt der einset,zenden Gefrierperiode (ca,. Anfang April). 
All cliesenl Ze i t .p~~~lk t ,  \verden zwar lc~lrzzeitige F l ~ ~ k t u a t i o n e n ,  wie sie in den Zeits- 
erier~ der B o j e n t e ~ l ~ ~ ~ e r a t u r e ~ l  zu erlceni~e~l sincl (vgl. Abb.5.2)) von den ECMWF- 
T e n ~ l ~ e r a L ~ ~ r e ~ ~  nicht a.ufge1Ã¶st Diese s c l ~ ~ v Ã ¤ c l ~ e  a.usgeprÃ¤.gte1 Flul~tuat ionen der 
ECh/f \ l lF-Te~~~perat~~ren bewegen sich a,bcr iln Bereich der Alczeptanz, cla, clie 
G l Ã ¤ t . t ~ ~ ~ i  der groflra~ln~igen Tenipera,turfelder 1)eriicksichtigt werde11 mufl. 

, " t ,  

BOJE 

-, ----- ECMWF 

0 30 60 90 120 150 

Zeit [Tag] 

.41111iIc1u11g 5.1: Zeifserien der tÃ¤glicl~,er~ L ~ ~ j t t e ~ n ~ ~ e r a t ~ l r c n ,  der Boje 1J~r.3,310 ( T E )  
(~l~~~rcl~gezogerze 1,irzie) und der- auf  die Tagesposition der Boje i71,terpolierten 
EC~\ll/TfF-Lc~~fftempera.t~~.ren. (Tibi) (gest~icl~,elte Linie) f i i ~  der?, Zeitraum vom 1.No- 
1)emberl986 bis ,31.iVIÃ¤r 1987. 
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Abbildung 5.2: Analoge Zeitserien wie in Abb.5.1 fÃ¼ die Boje Nr.3313 (durch- 
gezogene Linie) und die ECMWF-Lufttemperaturen (gestrichelte Linie) fÃ¼ den 
Zeitra.um vom /.November 1986 bis 3l.De.zember 1987. 
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Das Streudiagramm von Abb.5.3 zeigt fÃ¼ eine Anzahl von sieben Bojen clen 
Bezug der Temperaturen T? und T:. Im Idealfall mÃ¼sste die 2567 Datenpunl~te 
eine lineare Korrelation zeigen, Mit einem I<orrelationskoeffizienten 0.9 ist 
eine gute Ãœbereinstimmun erreicht, die aller vornehmlich durch den Jahresgang 
der Lufttemperatur erzielt wird. AuffÃ¤lli in Abb. 5.3 ist die Ab\veichung der 
Datenpunkte von der linearen Anpassung im Tenlperaturbereich der ECWIIVF- 
Daten von -5 bis OÂ°C FÃ¼ diesen Bereich ist eine typische Ab~veichung der 
ECMWF Daten von -2.0 bis -4.0Â° zu beobachten. Dies ist ausschlief3lich auf 
den Zeitraum der Schmelzperiode beschrÃ¤nkt 

, I 
0 5 

ARGOS-Bojen Luftternperatur [grad Gel,] 

Abbild~lng 5.3: Interpolierte EC1Wi4fF-Luftte~nperafurel~ (T:') in ,4bl~Ã¤ngigkez 
von den gemessenen Temperaturdaten (T!) der Bojen NT. 3310, 3311> 3312> 
3313* 3314> 3316: 534 !ur den Zeitraum vom 1 .Febru~r  1986 bis 31.Deze~nber 
1987. Die durclz.gezogene Linie gibt die 11neai-e Anpass7~ng der Datenpunkte wie- 
der. 

Die L~n t~e r suc l~~~ngen  der I ,~~ft temperatur  zeigen in erst,er KÃ¤llerun eine Dis- 
lirepa11~ in den gemessenen Bojenten1perat.wen und den ECMIV&Daten, die vor- 
ne l~mlic l~  auf die FrÃ¼hjahrs und Son~n~erperiode beschrÃ¤nk ist. Innerhall) dieser 
saisonalen Schmelzperiode ist, die ECLl I? 'F -L~~f t t en~pe ra t~~r  ca .  3.s0C niedriger 
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als die gemessene Luftternperatur der ARGOS-Bojen. Im allgemeinen wird an- 
genommen [Hib83; Hoe871, daÂ die von ARGOS-Bojen gemessenen Lufttempe- 
rat,uren in der Schmelzperiode des Eises aufgrund der kurzwelligen Einstra,l~lung 
zu hoch sind. da sich die Thermistoren innerhalb eines Stral~lungsgeha~~ses be- 
finden, in welchem eine unzureichende Beliiftung auft,reten kann. Die schlechte 
DurchlÅ¸ftun kann insbesondere bei schwachen Winden und zur Tageszeit des 
hÃ¶chste Sonnenstandes zu einem Unt,erschied von bis zu 10.OÂ° (L. Sellmann, 
pers. Mitteilung) fÃ¼hren Als Tagesmittel wird dieser Fehler im Bereich von 
l.OÂ° angenommen [Hoe87]; so daÂ trotz dieser Annahme eine hier beobachtete 
Differenz von 2.0 bis 3.0'6" verbleibt. 

Eine wiederholende Analyse der ECMWF-Da,ten, die u.a .  auch die gemesse- 
nen Temperaturdaten von ARGOS-Bojen berÃ¼cksichtigt ist fiir die bereits vor- 
liegenden Datenfelder vorgesehen [II.Cattle, pers. Mitteilung]. Dies kÃ¶nnt in 
den Polarregionen zur Bestimmung von Luftteriiperat~~rfeldern fÃ¼hren die eine 
stÃ¤.rker Orientierung an der Meereisbedeckung haben. 

5.2 Auswirkungen auf das Meereisrnodell 

FÅ¸ die Lufttemperatur stellt sich aus den vorherigen Ergebnissen die Frage na,ch 
einer Anpassung der Antriebsfelder. Zur Wahl st,ehen hier eine rÃ¤umlich oder 
eine zeitliche Anpassung, die sich in einer ErhÃ¶hun der Lufttemperatur Ã¤uÂ§er 

FÃ¼ den Zeit,raum vom 15.Oktober 1986 bis zum 31.MÃ¤r 1987 wurde 
eine ErhÃ¶hun der ECMWF-Lufttemperatur eingefÃ¼hrt Hierzu wurde fÃ¼ 200 
Tage eine Zunahme der Temperatur von maximal 2.0OC ermÃ¶glicht wobei die 
ErhÃ¶hun mit. einer Sinusfunktion von s i n ( T a g . ~ / 2 0 0 )  Ã¼berlager ist, damit na,ch 
dem Zeitschrift ein abrupter Wechsel innerhalb des Ten~peraturfeldes vermieden 
wird. Ein 6-jÃ¤hrige Simulationslauf fiir 1986 mit den analogen Lnderungen von 
Ta ging dem analysierten Jahr 1987 voraus. Mit den geÃ¤nderte Lufttempera- 
turen Ta befindet sich der Jahreszyklus der Meereisausdehnung fÃ¼ 1987 in bes- 
serer Ãœbereinstinimun mit den Fernerkundungsdaten (a,nalog zu Abb.4.3). Die 
simulierte minimale Ausdehnung liegt nÃ¤her &er immer noch oberhalb der be- 
obachteten Daten. Im Bereich des Ã¶stliche Weddellrneeres sind weiterhin noch 
kleinere eisbedeckte FlÃ¤che zu finden, die nicht in den SMMR/SSMI-Daten zu 
erkennen sind (vgl. Abb.4.5). ZurÃ¼ckzufÃ¼hr ist dies a,uf ein zu spÃ¤te Einsetzen 
der Schmelzperiode; dies ist durch das la,ngsame Ansteigen der Luftternperatur 
Ta aufgrund der sinusartigen Ãœberlagerun bedingt,. 

Als weitere MÃ¶glichkei wird eine rÃ¤umlich Anpassung der Lufttemperatur 
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Ta geprÃ¼ft Mit einer quadratischen Anpassung aus dem Temperaturvergleich 
von ECMWF- und Bojen-Daten (Abb.5.3) zeigt sich, daÂ in erster NÃ¤herun 
eine ErhÃ¶hun von 2.7OC im Temperaturbereich von -5 bis OÂ° die beste Ãœber 
einstimmung erzielt. Da die Bojendaten keine signifikanten Abweichungen im 
Winter gegenÃ¼be den ECMWF-Daten aufweisen wird die Anhebung von Ta auf 
die Schmelzperiode (1.November 1986 bis 31.MÃ¤r 1987) beschrÃ¤nkt 

Der in Abb.5.4 gezeigte Ja,hreszyklus von 1986 und 1987 ergibt, aufgrund der 
r2,umlichen Anpassung von Ta, eine gute Ãœbereinstimmun mit den Beobach- 
tungsdaten. Die regionale son~merliche Eisverteilung ist weiterhin noch unter- 
schiedlich zu den Fernerk~indungsdaten. Im nordÃ¶stliche Bereich der antarkti- 
schen Halbinsel verbleibt im Simulationsexperiment ein zu groÂ§e Anteil offenen 
Wassers , welcher flachenmaig im Bereich des Ã¶stliche Weddellmeeres kom- 
pensiert wird. Die cisbedeckte FlÃ¤ch in1 Gstlichen Weddellmeer fallt dabei aber 
deutlich geringer aus, als es bei den vorherigen Modellexperimenten der Fall war. 
FÃ¼ alle weiteren Siniulationen wird dieses angepaÂ§t Temperaturfeld verwen- 
det. Eine weitere Anpassung des Temperaturfeldes erscheint nicht sinnvoll, da  
die anderen Antricbsfelder, vor allem das Windfeld (vgl. [Sto90]), ebenfalls feh- 
lerhehaftet sind und so einen nicht unerheblichen EinfluÂ auf des Verhalten des 
Meereismodells haben. 

Zeit [Tag] 

Abbildung 5.4: Analog zu Abb.4.3 fÃ¼ eine Anhebung der Lufttemperatur Ta 
u m  2.0Â° i m  Temperaturbereich von -5 bis OÂ° i m  Zeitraum vom l.Novem- 
ber 1986 bis 31.MÃ¤r 1987. Durchgezogene Linie (Modell) und gestrichelte Linie 
(SiVIlVIR/SSMI- Dat en) . 



Kapitel 6 

Modelloptimierung 

6.1 AtmosphÃ¤risch und ozeanische Ankopp- 

lung 

Die Ergebnisse der SensitivitÃ¤tsstudie (Kapitel 4) haben gezeigt, daÂ die Schub- 
spannungskoeffizienten cÃ und cw entscheidend das grograumige dynamische Ver- 
halten des Meereismodells bestimmen; insbesondere hat das VerhÃ¤ltni von cfl zu 
cW einen groÂ§e EinfluÂ§ 

FÃ¼ die weiteren Untersuchungen werden die als konstant angenommen Werte 
des Salzgehaltes und der Ozeantemperatur des tiefen Ozeans durch die Daten des 
hydrographischen Atlas des sÃ¼dliche Ozea,ns ersetzt [Olb92], um eine realistische 
rÃ¤umlich Verteilung im tiefen Ozean zu erzielen (vgl. auch Kapitel 2.4). 

Unter den Annahmen, daÂ die internen Spannungen vernachlÃ¤ssigba klein 
sind, die Corioliskraft nur einen geringen EinfluÂ auf den Betrag der Eisdrift hat 
(etwa 10 - 20 % [Kot92]) und die ozeanische StrÃ¶mun alleine durch ihre Reibung 
reprÃ¤sentier wird (vgl. (2.2) und (2.3)), kÃ¶nne die quadratischen AnsÃ¤tz fÃ¼ 
die Schubspannungen aus (2.1) gleichgesetzt werden, so daÂ nÃ¤herungsweis gilt 
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Nimmt man die rÃ¤umliche und zeitlichen Variationen der jeweiligen Dichten pW 
und pa als klein an, so ergibt sich mit den konstanten Schubspannungskoeffizien- 
teil aus Umstellung von (6.1) eine NÃ¤herun fÃ¼ die freie Driftgeschwindigkeit uf 
des Meereises 

Auf der Grundlage von (6.2) lÃ¤fl sich aus den Modellgeschwindigl~eiten u ein 
Windfaktor Aw definieren, der sich aus den1 VerhÃ¤ltni von u/Ua ergibt und 
dem W~~rzelausdruck in (6.2) entspricht. In Abb.6.1 ist der Windfa,ktor Aw als 
Jahresmittel von 1987 fÃ¼ das eisbedeckte Gebiet zu sehen. AuffÃ¤lli ist das 
rÃ¤umlic konstante Verhalten von Au, fÃ¼ einen groflen Teil des Modellgebietes. 
Nahe den kontinentalen KÃ¼ste verringert sich der Wert von At" erheblich, was 
auf den stÃ¤rkere Einflufl der internen Spannungen zurÃ¼ckgefÃ¼h wird (vgl. z.B. 
WIar901, [Kot92]). 

Abbildung 6.1: Riuml iches  Jahresmittel des Windfa.ktors Aw = u/Ua [in Pro- 
xnt] f i ir  das eisbedeektc Gebiet von 1987. Das Ko~zfurinterval l  befragt 1 %. 

Der Wert von An, zeigt eine geringe Variation beziiglich der Jahreszeit,, wo- 
bei Monatsmittelwerte von 24w ein annÃ¤hern Ã¤hnliche Verhalten ergeben, wie 
es in Abb.6.l zu sehen ist. Mit den verwenclet,en A,Iodellparan~etern ergibt sich 
nach (6.2) ein theoretischer Wert von / I L L ,  = (pa~a /pw~w)1 '2  = 2.4 %. In Abb.6.2 
ist der Jaliresgang des mitt,leren Windfakt.ors Au. fiir das eisbedeckt.e Gebiet in 
1987 zu sehen. Der Mittelwert, von &, betrÃ¤g etwa 2.3 % und ist nahezu kon- 
stant wÃ¤hren des gesamten Jahres. Dieser Wert ist in guter ~bere ins t immung 
mit von Bojen gemessenen Werten von AiÃ in der Region des Weddellnieeres (z .B.  
[Iiot9'2]). wobei man beriicksichtigen muÂ§ daÂ es sich bei dem Betrag von Ua um 
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Bodenna,he Winde handelt. Der leicht, geringere Wert von Au,, in der Sommerperi- 
ode ist in erster Linie auf des Jahresgang der Meereisausdehnung zuriickzufÅ¸hren 
da zu dieser Zeit eine Eisausdehnung existiert, die sich nahe der I<Ã¼stenregione 
ausrichtet und die internen Spannungen somit, einen stÃ¤rker EinfluÂ auf das 
Kraftegleichgewicht nehmen, was wiederum eine leichte Abnahme von AtÃ zur 
Folge hat .  Im Jahresmit,tel ist die Ãœbereinstimmun zwischen dem theoretischen 

Zeit [Tag] 

Abbildung 6.2: Jal~,reszyklus des Windfaktors At,, = u/Ua [in Prozent] fÅ¸ das 
eisbedeckte Gebiet von 1987. 

Wert von 2.4 % und dem Mittelwert des Meereismodells recht gut. Das clynami- 
sehe Verha.lten cles Meereises wird damit irn starken Ma,Â§ durch das VerhÃ¤ltni 
der Schub~pannungskoeffizient~en cC,/cw bestimmt (vgl. (6.2)). FÃ¼ eine generelle 
Anpassung der dynamischen Parameter des Meereismodells ist somit die Einstel- 
lung cles VerhÃ¤ltnisse ca/c,,, von entscheidender Bedeutung. Aus den Abb.6.1 
und 6.2 lÃ¤Â sich jedoch erkennen, daÂ Schwankungen um den errechneten Mit,- 
telwert von Aw = 2.3 auftret,en, die durch weitere dynamische Prozesse bedingt 
sind. 

Bei der Anpassung des VerhÃ¤ltnisse cn/cu, wird auf die Trajektorien der 
ARGOS-Bojen zurÃ¼ckgegriffen Ã„hnlich Verfahren zeigten die Anwendbarkeit 
der Lagrangeschen Beschreibung fÃ¼ einen Vergleich zwischen Modellergebnis- 
Sen und Trajektorien (2.B. [Hib82],[Fla92],[Vih93]). Ziel ist es, die Trajektorien 
der ARGOS-Bojen durch die prognostizierten Driftgeschwindigkeiten des Modells 
na~chzuvollziehen. Aufgrund der guten zeitlichen AuflÃ¶sun und rÃ¤umliche Ab- 
deckung der ARGOS-Bojen in den Jahren 1986 und 1987. ist der Vergleich mit 
den Modellergebnissen von besonderem Interesse. 

Die prognostizierten Driftgeschwindigkeiten U des Modells werden aus den vier 
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Git.terpunkte11, die cler realen Bojenposition am nÃ¤.chste liegen, auf die Sta,rt- 
position der Boje interpoliert [Ha.r94]. Auf dieser Posit.ion starken nun zeitgleich 
die ARGOS-Boje mit der tÃ¤gliche Driftgeschwindigkeit ut, und eine modellierte 
Boje mit der interpolierten Driftgescliwindiglieit UM.  Die jeweils neue Position 
zum naclisteii Zeitschrift ergibt sich somit ans den BetrÃ¤ge und der Richtung 
der Geschwindigkeiten U^ und UM. Die so ausgefiihrten Translationen der rea- 
len und modellierten Boje beschreiben neue Positionen, die in1 Idealfall in einem 
gemeinsan~en Punkt  enden. In den nachst,en Zeitschriften kann dieses Verfahren 
zur vollstÃ¤ndige Bescl~reibung cler Trajekt,orien wiederholt werden. 

FÅ¸ die Ana,lyse der Drifttrajektorien werden die Bojen Nr.3311, 3312, 3313, 
3314; 3316 und 534 als Vergleicl~ herangezogen, da. diese Bojen ein gute rÃ¤un~lich 
Abdeckung des Weddellmeeres erreichten. Um zu gewÃ¤hrleisten daÂ sich die 
ARGOS-Bo,jen, die zum Vergleich l~era,ngezogen werden, im eisbedeckten Gebiet 
bewegten, wird fiir die Drift der Bojen ein Zeitraum von 8 bzw. 9 Monaten 
a ~ s g e w ~ h l t , ,  der etwa ab der einsetzenden Gefrierperiode beginnt. In1 einzelnen 
sind dies 

o 1.April bis 31.Dezember 1986 Nr.534 

0 1.Mai bis 31,Dezember 1987 die restlichen 5 Bojen, 

wobei sich wÃ¤hren der Driftpliase der 5 Bojen (Nr. 3311 bis 3316) zwei Gruppen 
(1.Gruppe: Nr. 3311 und 3313 und 2.Gruppe: Nr. 3312, 3314, 3316) von sehr 
211nlichen Drifttrajektorien herauskristallisierten (vgl. [Kot88]). 

Die t,Ã¤glic zuriickgelegten Strecken der ARGOS-Bojen betragen typischer- 
weise et,wa 10 bis 30 Kilometer und liegen somit deutlich unterhalb der rÃ¤um 
lichen AuflÃ¶sun des Modells. Trotzdem kann es mit der Zeit zu groflen Ab- 
weichungen zwischen den modelliert,en und realen Trajektorien kommen, die u.a. 
durch das oben genannte Lagrangesche Verfahren bedingt sind (vgl. Abb.4.2). 
Der so akkunlulierte Fehler in der Modelltrajektorie kann dazu fÃ¼hren daÂ die 
interpolierte Driftgescliwi~idigkeit UM anderen lokalen atmosphÃ¤rische Ra,nd- 
bedingungen unterliegt; als es bei der realen Boje der Fall ist, was somit eine 
verstÃ¤rkend Wirkung auf die Abweichung zwischen der realen und modellierten 
Boje hat .  

Die mittlere Distanz (Abb.4.2) zwischen modellierter und realer Boje betrÃ¤g 
an1 Ende der 8- bzw. 9-monatigen Drift etwa 600 km. Hierbei hat  die Boje Nr.534 
eine deutlich geringere Distanz von etwa. 120 km nach der 8-monatigen Drift auf- 
zuweisen. Die Bojen Nr.3311 und 3313 haben ungefÃ¤,h die gleiche Distanz zu den 
modellierten Bojen im Jahr 1987, wie sie bei den restlichen drei Bojen in diesem 
Zeitraum zu beobacliten ist. Bei der in Abb.4.2 eingestellten Pa,rameterwahl ist 
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ein unterschiedliches Verhalten der Bojendrift im Jahr 1987 zu sehen. Die rea- 
len Bojen Nr. 3311 und 3313 sind schneller gegenÃ¼be den modellierten Bojen, 
wÃ¤hren die realen Bojen Nr.3312,3314 und 3316 eher zu langsam im Vergleich 
zii der Modellstudie sind. 

Es gilt nun einen Kompromii3 zwischen der kumulativen Abweichung von 600 
k m  und der tÃ¤gliche Abweichung zwischen Modelltrajektorie und der Trajek- 
torie der ARGOS-Boje zu finden. Da die AR,GOS-Bojen auch sehr kleinskalige 
Bewegungen vollziehen, muÂ nicht der genaue Verlauf der Bojentrajektorie mit 
der Driftgeschwindiglieit UM reproduziert, sondern eine mittlere Bewegung der 
Eisdrift prognostiziert werden, die aber eine gute zeitliche AuflÃ¶sun aufweist. 

Der KompromiÂ besteht darin, die simulierte Boje auf die Position der rea- 
len Boje zurÃ¼ckzusetzen Es gilt nun zu entscheiden, nach welchem Zeitpunkt 
des freien Auseinanderdriftens der modellierten und realen Boje die modellierte 
Boje auf die reale Bojenposition zurÃ¼ckgesetz werden muÂ§ um so den durch 
das Lagrangesche Verfa,hren bedingten Fehler bei der Analyse der Trajektorien 
zu reduzieren. Abb.6.3 zeigt die mittlere Distanz pro Tag zwischen allen realen 
und modellierten Bojen. Die Boje Nr.534 erreichte niedrigere mittlere Distanzen 
als in Abb.6.3 angegeben, obwohl sich der Verlauf der Kurve nahezu analog zu 
Abb.6.3 verhÃ¤lt Nach 5-7 Tagen des Auseinanderdriftens betrÃ¤g die mittlere 
Distanz zwischen allen modellierten und realen Bojen etwa 4 km pro Tag. Die- 
ser Zeitraum deckt sich in etwa mit den typischen Zeitskalen der durchziehenden 
Wettersysteme in den polaren Meereisregionen. Aus diesen GrÃ¼nde wird fÃ¼ alle 
weiteren vergleichenden Untersuchungen der realen und modellierten Trajekto- 
rien der Zeitschrift des Zurucksetzens auf die realen Bojenpositionen gleich 10 
Tage gesetzt, um so zum einen den kurzzeitigen Einflui3 der durchziehenden Tief- 
und Hochdruckgebiete zu unterdrÃ¼cke und zum anderen genÃ¼gen Datenpunkte 
fÃ¼ den statistischen Vergleich wÃ¤hren der Driftphase zu erhalten. 
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Zeit [Tag] 

Abbildung 6.3:  Mittlere Distanx zwischen m,odellierten, u n d  realen Bojen (Nr.  
3311, 3312, 3313; 3314, 3316 und 534) nach  verschiedene^^ Zeitpunkten des 
Zurucksetzens der modellierten Bojen auf die realen Bojen,positionen. 
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FÃ¼ die weiteren Untersuchungen wird die minima,le Distanz zwischen d e n  
niodellierten und realen Bojen nach 10 Tagen als Referenz angenommen. Bei der 
weiteren Analyse des VerhÃ¤.ltnisse der Schubspannungskoeffizienten cn/c t t ,  wird 
der ozeanische Wert cy, = 3.0 X 1 0 3  gehalten. FÃ¼ verschiedene Variationen von 
cÃ werden 7-JahreslÃ¤uf niit dem atinosphÃ¤~rische Ant,rieb von 1986 (6 Jahre)  
und 1987 (1 Jahr )  durchgefÃ¼hrt wobei die Geschwindigkeitsfelcler der letzten 2 
Jahre (1986 und 1987) zur Analyse herangezogen werden. 

Die Ergebnisse der S i m ~ l ~ t i o n e n  mit verschiedenen Werten des VerhÃ¤ltnisse 
von ca/cU, zeigen (Abb.6.4), da,Â die mittlere Distanz, nach Anpassung mit einer 
Spline-Funktion, bei etwa 37 k m  ein Minimum ha t ,  was einem VerhÃ¤ltni von 
ca/cu, = 0.44 entspricht. Dieser Wert liegt nahe dem in den SensitivitÃ¤tsstudie 
(Kapitel 4) verwendeten Wert, von ca/cÃ£ = 0.5. 

Jede der sechs analysierten Bojen zeigt ein Ã¤hnliche Verhalten gegenÃ¼be den  
Ã„nderunge vom VerhÃ¤ltni ca/cu,,  wie es in Abb.6.4 zu sehen ist.  Bei allen Bojen 
liegt, der Minin~uniwert nahe dem gemittelten Wert. von ca/cu,. = 0.44 1t0.03. 

Der ozea,nische Schul~spa~nnungskoeffizient cÃ£ ist in vielen bisherigen Meer- 
eisstudien (z.B. [Hib79], [LemgO], [Sto92a] mit dem Wert aus dem AIDJEX- 
Experiment gleich 5.5 X 1 0 3  gesetzt worden. FÅ¸ diesen Wert von C," werden. 
entsprechend zu Abb.6.4. weitere Siniulationsexperi~~iente mit  Va,riationen des 
atmosphÃ¤.rische Scl~ul~spa~~nuiigsl<oeffizie~~ten C;, durchgefÃ¼hrt Aus der Spline- 
Anpassung ergibt sich in Abb.6.5 ein Ã¤hnlic parabolisches Verhalten der mittle- 
ren Distanzen zwischen realen und modellierten Bojen, wie es in Abb.6.4 zu sehen 
ist. Ebenso befindet sich das Minimum vom VerhÃ¤ltni cJc,,, mit. 0.38 nahe dem 
aus Abb.6.4 ermittelten Wert,  wobei die mittlere Distanz nach 10 Tagen nahezu 
identisch ist.  

F Ã ¼  beide ozeanische Schubspannungskoeffizienten von cW = 3.0 X 1 0 3  oder 
5.5 X 1 0 3  ist keine eindeutige Unterscheidung nach der jeweiligen Einstellung 
der Sch~bsp~nnungskoeffizienten mÃ¶glich Jedoch zeigt sich bei beiden Simu- 
lationsstudien ein deutliches Minimum fÃ¼ das VerhZltnis der Schubspannungs- 
koeffizienten ca/c,,,. Die Eisdickenverteilungen und die  Eisl<onzentrat,io~~en sind 
bei beiden Einstellungen des ozeanischen Schubspa~i~nui~gsl~oeffiziei~tei~ cy, nahezu 
identisch, wenn das VerhÃ¤ltni von cg /cu ,  sich nahe dem Minimum der Abb.6.4 
und 6.5 befindet. Versuche mit  extremen Werten fÃ¼ ca. und ctÃ (z.B. 1/10 oder 
das 10-fache der Werte aus Abb.4.2) weisen allerdings auch starke Ã„nderunge 
in der Eisdickenverteilung und der Drifttra.jektorien a,uf, und damit  a,uch eine 
ErhÃ¶hun der mittleren Distanz, wenn das VerhÃ¤ltni von cJcW nahe dem ermit- 
telten Minimum liegt. 

Als Resul tat  der Anpassung der rÃ¤umlic und zeitlich konstanten Parameter  
der Schubspannungskoeffizienten ergibt sich. daÂ die  Balance der ozeanischen 
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und  der atmosphiirischen Kriifte entscheidender fÃ¼ das dynamische Verhalten 
des Meereisinodells ist als die Eii~st~ellung der absoluten Werke von cÃ oder cW. 



Abbildung 6.4: Mittlere Distanz zwischen modellierten und realen Bojen (Nr. 
'3311, 3312, 3313, 3314, 3316 und 534) n,achjeweils 10 Tagen fÃ¼ eine 8- bzw. 9- 
m,onatige Dr<ftphase in 1986 und 1987 in AbhÃ¤ngigkeit vom Verl~altnis der Schub- 
spai~.i~~un,qskoeffizienten ca/cw. cw = 3.0 X 1 0 3 .  

0.0 0.2 0.4 0.6 0.8 1 .O 

VerhÃ¤ltni der Schubspannungskoeff. c / c w  

Abbildung 6.5: Analog zu Abb.64, aber mit einem geÃ¤nderte Wert des ozeani- 
sch,en Schubspannungskoeffizienten von cw = 5.5 X lO-' .  
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6.2 Rheologische Modellparamet er 

Ein weiterer Modellparaineter, der einen Einfiufl auf das dynamische Verhalten 
des Meereismodells ha t  (vgl. Kapitel 4.3.2), ist der EisstÃ¤rkenparamete P' (z.B. 
[Owe90]). FÃ¼ hohe Werte von P' wird ein Eis mit  grÃ¶Â§er Widerstandskraft 
gegenÃ¼be Deformationen simuliert, wÃ¤hren fÃ¼ niedrige Werte von P* ein wei- 
ches Eis simuliert wird, was zu einem Ansteigen der Eisdicken fÃ¼hre kann. Der 
Wert P* wurde in den Meereismodellen je nach zeitlicher AuflÃ¶sun der Windan- 
triebsdaten gesetzt, z.B. 5000 hr/m2 bei Monatsmittelwerten [Hib79] und 27500 
N / m 2  bei tÃ¤gliche Winden [Hib83], [Owe90]. Um die genauere Einstellung von 
P' zu Ã¼berprÃ¼fe wird die gleiche Anpassungsmethode verwandt, die fÃ¼ das 
VerhÃ¤ltni der Schubspannungskoeffizienten genutzt wurde. 

Innerhalb dieser Untersuchungen wird das VerhÃ¤ltni der Schubspannungsko- 
effizienten auf 0.44 gesetzt und der Wert fÃ¼ cW = 3.0 X 1 0 3  verwendet. Bei der 
Analyse der mittleren Distanzen nach jeweils 10 Tagen zeigt sich, daÂ nicht alle 
sechs verwendeten Bojen das gleiche Verhalten gegenÃ¼be den Modellergebnissen 
wiedergeben, wie es z.B. in Kapitel 6.1 bei der Anpassung der Schubspannungs- 
koeffizienten zu beobachten ist. Im weiteren erfolgt eine Trennung der Analysen 
in drei Gebiete, fÃ¼ die schon angesprochenen zwei Gruppen in 1987 und die 
Driftboje Nr.534 in 1986. 

FÃ¼ die 8-monatige Driftphase in 1986 ist ein lokales Minimum bei P* = 19600 
N / m 2  zu sehen (Abb.6.6). Dieses Minimum zeigt einen weiten Bereich fÃ¼ die 
Variation von P'. Ab etwa 25000 N / m 2  ist ein nennenswertes Ansteigen der 
mit,tleren Distanz zu registrieren. Die Ã„nderun der mittleren Distanz nach 10 
Tagen fÃ¤ll dabei aber deutlich geringer aus, als es bei den Untersuchungen fÃ¼ die 
Schubspannungskoeffizienten der Fall ist,  denn auch bei groflen oder kleinen Wer- 
ten (z.B. 10 oder 35 X 10') Ã¤nder sich das dynamische Verhalten der n~odellierten 
Boje Nr.534 gering (etwa 4 km pro 10 Tage). Ã„nderunge dieser GrÃ¶flenordnun 
kÃ¶nne schon bei kleiner Variation des VerhÃ¤ltnisse der Schubspannungskoeffi- 
zienten erzielt werden (vgl. Abb.6.4 oder 6.5). 

Bei den Untersuchungen zu den Bojen in 1987 zeichnet sich kein eindeutiges 
Minimum bei der Variation des EisstÃ¤rkenparameter P* ab.  FÃ¼ die Gruppe der 
Bojen Nr.3311 und 3313 (Abb.6.7) ist ein asymptotisches Verhalten der mittleren 
Dist,anz a b  etwa 20000 N / m 2  zu beobachten, wÃ¤.hren die Bojen Nr.3312,3314 
und 3316 (Abb.6.S) eher irn Bereich fÃ¼ das weichere Eis einen minimalen Abstand 
zwischen realen und modellierten Bojen aufweisen. Dieses Verhalten spiegelt die 
schon erwÃ¤hnt unterschiedliche LÃ¤ng der modellierten Trajektorien fiir diese 
beiden Gruppen wieder. 

Aus den Ergebnissen der Minimierung der AbstÃ¤nd zwischen realen und mo- 



clelliert.en Bojen bei Variationen des EisstÃ¤rkenparamet,er P= ergibt sicli, daÂ 
nur bei der Boje Nr.53'1. die sich irn westlichen Bereich des Weddellmeeres be- 
fand. eine eindeutige Zuordnung von P' feststellen lÃ¤,Â§ Die Boje Nr.534 driftete 
nordwÃ¤,rt entlang der antarktischen Halbinsel und befand sich wÃ¤hren dieser 
Zeit. in einem Gebiet, wo grÃ¶Â§e Eisdiclien anzutreffen sind [Eic94] und De- 
formationsprozesse in Zusammenhang mit der Eisdicke eine entscheidende Rolle 
spielen. 

Die Drift der modellierten Bojen in 1987 wird in erster Linie durch die at-  
mosphÃ¤risch und ozeanische Anlioppelung bestimmt und weniger durch die Wahl 
von P'. Der Parameter P* ist somit kein geeigneter Parameter, um. die generelle 
Eisdrift in der Region des Weddellmeeres zu beschreiben [Sto92a]. 

Aufgrund des Boje~~vergleiches fÃ¼ die Boje Nr.534 ergibt sich ein opt.inialer 
Wert fÅ  ̧ P" von etwa 20000, was dem schon in den SensitivitÃ¤tsstudie (I<a,pitel 
4) gewÃ¤hlte Wert entspricht. 

Die ExzentrizitÃ¤ e ist ein weiterer Modellparameter! der einen EinfluÂ auf 
das dynamische Verha,lten des Meereises hat. Dieser Modellparanieter be- 

sclireil~t das JrerliÃ¤ltni der I<o~iipressio~~s- zur Scl~erviskositZ~t, gena.uer fi 
v g l .  (2.8)). In bisherigen Modellstudien wurde der Wert fÅ  ̧ e = 2.0 gesetzt. 
z . B .  [IIib79].[Owe90]). Variiert man e um diesen Wert, so zeigt sich bei ldeine- 
reu Werten von e ein Ansteigen der Eisdicken, insbesondere an den kontinentalen 
RÃ¤ndern Dies ist auf die ErliÃ¶l~un der Scliervis1iositÃ¤. (7 % C) zuriiclizufiihren, 
was zur Folge hat ,  daÂ die Sclierdeforma,tionen einen noch stÃ¤rkere EinfluÂ auf 
die Deformationen nehmen als es irn Standardexperiment mit e = 2.0 schon der 
Fall ist [Ha,r94]. Bei einem Wert von e > 2.0 wird die Sc,lierdeforniat,ion des 
Eises reduziert,, und es kommt, zu geringeren Eisdicken, insbesondere nahe der 
KÃ¼stenregionen 

Die mittlere Distanz nach 10 Tagen zeigt fÃ¼ alle modellierten und realen Bo- 
jen ein Ã¤hnliche Verhalten bei Variation der ExzentrizitÃ¤t wie es als Beispiel in 
Abb.6.9 fÃ¼ die Boje Nr.534 zu sehen ist. Bei einer Erohung von e ergibt sich ab  
ca. e = 1.5 eine relativ konstante Distanz zwischen den modellierten und rea,- 
len Bojen. Bei einer Verringerung von e ist ein starkes Ansteigen der mittleren 
Distanz zu beobachten, was auf eine betrÃ¤chtlich Reduzierung der Driftgeschwin- 
digkeit der modellierten Bojen zuruclizufÃ¼hre ist,. Dieser Effekt geht einher mit  
einer st,arken Z,unalime der mittleren Eisdicke fÃ¼ kleine Werte der ExzentrizitÃ¤ 
e .  Vereinzelt kann es an den KÃ¼ste zu Eisdicken lt,, von unrealistischen 6 m 
kommen (fÃ¼ e = 0.5). 

Der Bojenvergleicl~ macht deutlich, daÂ clie ScherviskositÃ¤ nicht zu groÂ 
gegenÃ¼be der I<ompressionsviskositÃ¤t gewÃ¤,lilt werden darf, da. ansonsten die 
Driftgcschwindigkeit des Meereises durch clie groÂ§e Eisdicken nierklich reduziert 
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wird. Ans diesem Grunde erscheint der bisher verwendet,e Wert der ExzentrizitÃ¤ 
e = 2.0 als geeignet, um die Meereisdrift im Gebiet des Weddellmeeres befriedi- 
gend zu beschreiben. In1 weiteren wird der Wert von e = 2.0 als Standa,rdwert 
beibehalt,en. 
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Abbildung 6.6: Mittlere Distanu zwischen modellierter und realer Boje (Nr.534) 
nach jeweils 10 Tagen wahrend der 8-monatige Driftphase in 1986 in Abl~Ã¤ngiqkez 
vom Eisstarkenparameter P*. 
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Abbildung 6.7: Analog zu Abb.6.6 fÃ¼ eine 9-mon~.tige Driftphase der Bojen 
Nr.3311 und 3313 in 1987. 
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Abbildung 6.8: Analog zu Abb.6.7 fÅ¸ eine 9-monatige 
Nr.3312>3314 u n d  3316 in 1987. 
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Abbildung 6 . 9 :  Mittlere Distanz zwischen modellierter und realer Boje (I\'r.534) 
nach  jeweils 10  Tagen wiihrend der h o n a t i g e  Driftphase i n  1986 in Abhingigkeit 
von der E.r:entrizitit e. 



6.3 Diskussion 

Das Verfahren der Differenz fÃ¼ die modellierten und realen Bojen ist als eine 
sinnvolle Anwendung fÅ  ̧ die Optimierung der dynamischen Modellparameter 
anzusehen. h e r  den mittleren Abst,and nach 10 Tagen zwischen modellierter 
und realer Boje kÃ¶nne insbesondere die Schubspannungsl<oeffizienten C,, und cy, 
dahingehend optimiert werden, daÂ die Differenzen zwischen Modellergebnissen 
und den Resultaten der Bojent,rajektorien minimiert werden. Dies liegt darin 
begriindet,, daÂ die ozeanische und atmosphÃ¤risch Schubspannungen fiir einen 
groÃŸe Teil des Modellgebietes die wesedichen AntriebsgrÃ¶ÃŸ sind, und &mit 
das dynamische Verhalt,en des Meereismodells entscheidend beeinflussen. 

Der fÃ¼ das gesamte Modellgebiet ermittelte mittlere Windfaktor Aw betriigt 
2.3 9% und ist damit in guter Ãœbereinstimmun mit  einem aus Bojendrift und 
Windmessungen bestimmten Windfaktor von 2.4 % aus dem Jahren 1990 und 
1991 [Vih93]. Dieser Wert von 2.4 % bezieht sich auf den 1 0 - ~ n  Wind und beinhal- 
tet den Zeitraum, in dem sich die Boje irn inneren Teil des eisbedeckten Gebietes 
befand. In der Eisraridzone wurde fiir 1990/91 ein grÃ¶ÃŸer Wert, (Au, = 3.4 %) 
beobachtet. FÃ¼ einen frÃ¼here Zeitraum wurde der Windfaktor A,Ã mit etwa 3.0 
% irn Ã¶stliche Weddellmeer bestimmt [Mar90] und ist ebenfalls in guter obe r -  
einstimmung mit den Modellergebnissen. Weiterhin kann das Modellergebnis von 
Au, = 2.3 % somit, als gut,e BestÃ¤,tigun fÃ¼ die Annahme des ECMWF-Windes 
a,ls OberflÃ¤,chenwin angesehen werden. 

Typische Werte fÃ¼ At" bewegen sich in der Arktis bei etwa 0.9 bis 1.9 % 
[Tho82], Dieser niedrigere Wert in der Arktis wird in erster Linie a,uf das geringere 
freie Driftverhalten, und die damit verbundenen grÃ¶flere internen Spannungen, 
des arktischen Meereises gegeniiber dem antarktischen Meereis zuriickgefuhrt,. 

Die in dem Meereismodell optimierten Scl~ubspannungskoeffizienten von C, = 
1.32 X 10-3 und ca = 3.0 X 1 0 3  ergeben ein Verhiiltnis von ca/cW = 0.44. Dies 
VerhÃ¤ltnis von cJcW bewegt sich im Rahmen von bisher ern~it,telten Litera- 
turwerten fÃ¼ das Gebiet des Weddellmeeres (z.B. 0.5 [Vih93] und 0.28 - 0.59 
[Hoegl]).  

Analysen von Driftdaten wÃ¤hren des WWSP86-Experimentes ergaben einen 
Wert fÃ¼ cn = 1.72 X 1 0 3  [Wam93]. Aus verschiedenen Gebieten mit unterschied- 
lichen Rauhigkeiten wurde ein Wertebereich von cÃ = 1.2 - 3.7 X 1 0 3  ermittelt 
[Ove85]. Der im Meereismodell verwendete Wert von ca = 1.32 X 1 0 3  ist damit 
in guter Ãœbereinstimmun und eher a m  unteren Bereich anzusiedeln. GrÃ¶ÃŸe 
Werte fÃ¼ C, wÃ¼rde ebenfalls ein sinnvolles Driftverhalten des Meereises wieder- 
geben, wenn gleichzeitig der ozeanische ScI~~~l~spa~nnungsl<oeffizient C,,, angehoben 
wird, damit  das VerhÃ¤ltni ca/cÃ£ optimal bleibt. 
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Der EinfluÂ des VerhÃ¤ltnisse von ca/cW zeigt a,ber auch, daÂ keine eindeu- 
tige Bestimmung der jeweiligen Schubspa,nnungskoeffizienten separat mÃ¶glic ist .  
Bewegen sich die Werte von ca und cU, im Rahmen der bisher ermittelten Litera- 
t,urwert,e, so ist das Driftverhalten des Modells in Bezug auf die Drifttrajektorien 
der realen Bojen nahezu identisch, wenn der ermittelte optimale Wert von cJcW 
eingehalten wird. 

Variationen der rl~eologiscl~en Modellparameter zeigen deutlich geringere Aus- 
wirkungen auf clie Kinematik des Modells als von den VerÃ¤.nderunge des VerhÃ¤lt 
nisses cler Scl~ul~spa~~nungskoeffizienten ausgehen. Ebenso sind starke rÃ¤umlich 
Jnterschiede zwischen den einzelnen Bojenvergleichen bei den Variationen der 
rheologiscl~en Para,met,er zu sehen. Dies trifft vor allem auf die Gebiete mit  Kon- 
vergenz zu ,  denn in stark konvergenten Gebieten (z.B. na,he der antarktischen 
Halbinsel), tra,gen sowohl das VerhÃ¤ltni der Schubspannungskoeffizienten ca/cW 
als a,ucll cler EistÃ¤,rkenparamete P' entscheidend zum Driftverhalten des Meer- 
eises bei. 

In Abb.6.10 ist clie tÃ¤glic zurÃ¼ckgelegt Strecke einer realen Boje und einer 
modellierten Boje, die cler freien Drift unterliegt und mit einem Winclfaktor von 
2.4 % durch den ECMWF-Wind  an der Position der Boje angetrieben wird (vgl. 
(6.2)), zu sehen. Generell lÃ¤Â sich sagen, daÂ bei den kleinen zurtickgelegten 
Strecken, was einer niedrigen Driftgeschwindigkeit entspricht,, die freie Drift in  
vielen FÃ¤lle hÃ¶her Werte a.ls die ARGOS-Boje liefert. Dies gilt L1.a.. als Indiz 
fÃ¼ das Auftreten von internen Spannungen in1 Meereis. Die grÃ¶Â§er zurÃ¼ckge 
legten Strecken der realen Boje Nr.3314 a m  Ende der Driftperiode (etwa ab dem 
Tag 690) legen die Vermutung nahe, daÂ u.a. der ozeanische Antrieb in  diesen 
Regionen (Zirkumpolarstrom) im Modell zu schwach ausgeprÃ¤,g ist. 

Trotz der guten Cbereinstimmung zwischen theoretischem und vom Modell 
bestimmten mit t lerem Windfaktor zeigen sich deutliche Unterschiede in der sta- 
tistischen Verteilung der Geschwindigkeiten zwischen der freien Drift und dem 
Meereismodell mi t  dem viskos-plastischen Rheologiea,nsa,tz. Die Abbildungen 
6.11 und 6.12 geben, im jeweiligen Zeitraum der Drift, die Verteilung der tÃ¤gli 
chen Driftgeschwindigkeiten fÃ¼ das komplette Modell, der freien Drift und der 
realen Boje a n  den Positionen der ARGOS-Bojen wieder. Wie  sich ersehen lÃ¤Â§ 
liefert das Meereismodell eine gute  Ãœbereinstimmun mi t  den beobachteten Drift- 
geschwindigkeiten der ARGOS-Bojen. Dies gilt insbesondere fÃ¼ die Boje Nr.534, 
die im stÃ¤rkere MaÂ§ den internen Spannungen ausgesetzt ist und eine Reduk- 
tion der Driftgeschwindigkeit erfÃ¤.hrt was in1 Modell durch eine bessere Geschwin- 
digkeitsverteilung (vgl. Abb.6.12) in1 Vergleich zur freien Drift reproduziert wird. 
FÃ¼ die Gebiete, wo die internen Spannungen eine nur untergeordnete Rolle spie- 
len, wird die Geschwindigkeitsverteilung durch die freie Drift und durch die Mo- 
dcllcrgebnissc nahezu ident,isch beschrieben (vgl. als Beispiel die Boje Nr.3313, 
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siehe Abb.6.11). 
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Abbildung 6.10: Zeitserie der tÃ¤glic muckgelegten Strecken fÃ¼ eine 8-monmtige 
Driftperiode in 1987 der Boje Arr.3313. Die gestrichelte Linie entspricht der 
reden Boje, u~Ã¤lzren die durchgezogene Linie eine modellierte Boje darstellt, die 
der freien Drift unterliegt und mit dem ECAOVF- Wind an der Position der Boje 
angetrieben wird. 
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Abbildung 6.11: Histogramm von der Gesc/ztuindigkeitsverteilung der Eisdrift fÃ¼ 
die Boje Nr.3313 (ui l~rend einer 8-monatigen Driftperiode ab dem 1. Mai 1987. 
Das obere Bild x i q t  die vom Modell prognosti~ierfeit  Geschwindigkeiten. da,s mi t t -  
lere die beobachteten GrÃ¶Je der ARGOS-Boje  und das untere Bild die Geschu'in- 
digkeiten fÅ¸ die freie Drift. 
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Abbildung 6.12: Anmlog zu Abb. 6.11 fÅ¸ die Boje iVr.534 wÃ¤hren ein,er 9- 
m,onatigen. Driftperiode ab dem 1. April 1986. 



7.1 Modifiziertes Standardexperiment 

In diesem Kapitel werden die wesentlichen Charakteristiken des optimierten 
Meereismodells dargestellt und einige prognostische Variablen mit MeÂ§clat.e und 
Beoba,chtungen verglichen. Insbesondere erfÃ¤hr das Verhalten der Schneebe- 
deckung eine gesonderte Bet,rachtung, um den Einflufl dieser GrÃ¶Â auf das Meer- 
eis nÃ¤he zu bestimmen. AuÂ§erde wird der ozeanische WÃ¤rmeflu eingehender 
untersucht, damit, die Auswirkungen auf die Kopplungprozesse vom Meereis an 
den Ozean genauer betrachtet werden kÃ¶nnen 

FÃ¼ die weiteren Studien werden die optimierten Pa,rameter (cw, ca. P", e )  
des vorhergehenden Kapitels hinzugezogen. Weiterhin wird ab diesem Zeitpunkt 
ein alternativer Algorithmus, der aus einem upstream-Schema mit einer Anti- 
Diffusionsgeschwindigl<eit besteht, fÃ¼ die Advektion des Meereises genutzt, um 
die auftretenden nega,tiven Eisdicken aufgrund des zentralen Differenzen-Schemas 
zu vermeiden (siehe hierzu Anhang B).  

Das in diesem Ka,pitel modifizierte Standardexperiment zeigt grundlegende 
Ãœbereinstimmunge mit dem vorherigen Referenzlauf der SensitivitÃ¤tsstudie 
(siehe Kapitel 4) ,  jedoch sind die genannten Modifikationen als nÃ¼tzlich Ver- 
besserungen der Modellergebnisse anzusehen. 
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Auf eine gesonderte Darstellung der Eisdickenverteilung wird in diesem Ka- 
pitel verzichtet, da grundlegende Betrachtungen in einer vorhergehenden Studie 
fÃ¼ ein Zwei-Eisklassenmodell behandelt wurden [Har94] und die wesentlichen 
Modifikationen im Anhang B dargestellt sind. 

7.2 Eiskonzentrat ion 

Die im vorherigen Abschnitt 7.1 angefiihrten Modifikationen des Modells erge- 
ben einen Jal~resgang der Eisausdehnung, der in sehr guter Ãœbereinstimmun mit  
den Ergebnissen der Fernerkundungsdaten ist (Abb.7.1). Die Bedeckungsgrad des 
Eismodells ist in der Wintersaison gekennzeichnet. durch einen groÂ§e Anteil von 
Gebieten mit einer Eiskonzentration von deutlich mehr als 90 % (siehe Abb.7.2 
mittleres Bild). Dieses Verha,lten ist wÃ¤hren des gesamten Jahres zu beobach- 
ten und ergibt im Vergleich zu den passiven Fernerkundungsdat.en grÃ¶Â§e Werte 
fÅ  ̧ den Jahresgang des eisbedeckten Gebietes (vgl. Abb.4.4). Das Eisrandge- 
biet wird zur Eiskante hin durch einen stark abfallenden Gradienten im Eisbe- 
deckungsgrad reprÃ¤.sentiert Vergleiche mit Femerkundungsdaten (siehe Abb.7.2, 
oberes und unteres Bild) ergeben eine generelle Ãœbereinstimmun von beobach- 
teten und modellierten Eiskonzentrationen. Jedoch zeigen sich Unterschiede fÃ¼ 
die Regionen der hohen Eiskonzentrationen, die unterschiedlich stark ausgeprÃ¤g 
sind, je nachdem welcher Algorithmus der passiven Mikrowellendaten zum Ver- 
gleich herangezogen wird. Der Nasa-Team Algorithmus erzeugt dabei fÃ¼ ein 
groÂ§e eisbedecktes Gebiet eine deutlich geringere Eiskonzentration als es durch 
das Modell wiedergegeben wird, wÃ¤,hren der Con~iso-Algorithmus eine bessere 
Ãœbereinstimmun mit den Modellergebnissen erzielt. 

Ã¶stlic des Weddellmeeres hat sich fÃ¼ sehr hohe Eiskonzentrationen aus 
einem Vergleich zwischen Fernerkundungsdaten und Beobachtungen bei Heli- 
kopterflugen gezeigt, daÂ der Nasa-Team Algorithmus die Eisbedeckung un- 
terschÃ¤tz [A1193]. FÃ¼ arktische Regionen konnte diese, durch den Nasa-Team 
Algorithmus erzeugte, zu niedrige Bestimmung der Eiskonzentration ebenfalls 
bestÃ¤.tig werden und betrÃ¤g dort etwa 5 - 15 % [Ste92]. ZurÃ¼ckgefÃ¼h wird diese 
Unterschatzung auf das Vorhandensein von dÃ¼nne jungen Eis, welches auch bei 
Eiskonzentrationen von mehr als 85 % zu finden ist und durch den Nasa-Team 
Algorithmus nicht vom offenen Wasser unterschieden werden kann (vgl. (3.1) und 
(3.2)). In a,rktischen Regionen hat sich auch beim Comiso-Algorithmus eine Un- 
terschatzung fÃ¼ Eiskonzentrationen von mehr als 95 % gezeigt [Ste92]. Das Pro- 
blem der nur unzureichend bekannten Ankerpunkte in antarktischen Gebieten ist 
ein weiterer Unsicl~erheitsfaktor in der Bestimmung der Eiskonzentrationen durch 
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Fernerk~ind~ingsdaten.  Aus den hier genannten GrÅ¸nde ist zum gegenwÃ¤.rtige 
Zeitpunkt n id i t  zu entscheiden, ob das Meereismodell oder die Analysen der Fer- 
nerkundungsdaten Eiskonzentrationen fÃ¼ die Wintersituation liefern, die nÃ¤he 
an der RealitÃ¤ liegen. 

Die in den SSMI-Daten zu erkennenden niedrigeren Eiskonzentrationen ent- 
lang der antarktischen KÃ¼ste sind auf KÃ¼stenpolynye zurÃ¼ckzufÃ¼hre die auf- 
grund der schlechteren rÃ¤umliche AuflÃ¶sun des Meereismodells nicht aufgezeigt 
werden kÃ¶nnen Durch die bedingten AuflÃ¶sungsunterschiecl gilt a,naloge Argu- 
mentation fÃ¼ die detailiertere Darstellung der Eisrandzone in den Fernerkun- 
dungsdaten. 

Der Vergleich zwischen Modellergebnissen und Analysen der Fernerkundungs- 
daten ist in Abb.7.3 fÃ¼ die sommerliche Eisverteilung zu sehen. Trotz der op- 
timierten dynamischen Parameter und den oben genannten Modifikationen ist 
die Ãœbereinstimmun der Eiskonzentrationen fÃ¼ diesen Zeitraum weiterhin nur  
bedingt gu t .  In1 siidlichen Weddellmeer erscheinen die  Da,ten und die Modell- 
ergebnisse in  guter Obereinstimrnung zu sein, wÃ¤hren insbesondere nahe der 
Spitze der antarktischen Halbinsel weniger Eis im Modell als in den Mikrowellen- 
daten zu sehen ist. Bei dieser Region handelt es sich vornehn~lich um ein Gebiet 
mit zweijÃ¤hrige Eis (z.B. [Eic94]), so daÂ dÃ¼nne Eis nicht als BegrÃ¼ndun fÃ¼ 
diesen Unterschied angefÃ¼hr werden kann. Die Unterschiede diirften in erster 
Linie auf die  atmosphÃ¤rische Antriebsfelder des Mee~-eismodells zuriickgefiihrt 
werden, wobei sich auch vor der Korrektur des Lufttemperaturfeldes in Kapi- 
tel 5 eine annÃ¤,hern Ã¤hnlich sommerliche Eisverteilung nahe der a,ntarktischen 
Halbinsel ergab. 

Die ECMWF-Luftt.emperaturfe1der weisen eine Å¸berwiegen zonale Ausrich- 
tung auf, wÃ¤hren die Isolinien der Meereistemperaturen aus den Analysen der 
SMMR-Dat,en eine mehr meridionale KrÅ¸n~mun in der NÃ¤h der antarktischen 
Halbinsel erfahren [Glo92]. Obwohl die Meereist,emperaturen nicht den Lufttem- 
perat,uren entsprechen, ist. jedoch erwarten, daÂ die Temperaturen des Meerei- 
ses einen EinfluÂ auf die oberflÃ¤chennahe Lufttemperaturen haben. Aus diesem 
Grunde liegt die Vermutung nahe, daÂ die Randbedingung der atmosphÃ¤rische 
Luft temperatur  ein wesentlicher Faktor fÃ¼ die zu geringe nÃ¶rdlich Sommereis- 
ausdehnung ist.  Weiterhin kÃ¶nne die dynamischen Antriebsfelder des ECMWF- 
Windes und der geostropliischen StrÃ¶mun in der genannten Region zu schwach 
ausgeprÃ¤g sein. 
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Abbildung 7.1: Eisausdeh,nung des modifizierten Standardlaufes (analog zu 
Abb.4.3 und Abb.5.4) der Jah,re 1986 und 1987. Durchgezogen,e Linie (Modell) 
und gestrichelte Linie (SiV/A//R/SS/V/I-Daten). 
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Abbildung 7.2: Mittlere Eiskon,zentration [in Prozent] fÃ¼ den September 1987 
(Wintersituation). Die SSMI-Daten werden durch die Algorithmen vom hrasa- 
Team (oberes Bild) und von Comiso (unteres Bild) dargestellt. Die Eiskonzen- 
iration des Modells ist i m  mittleren Bild zu sehen. Das Konturintervall betrÃ¤g 
15 %. Minimum = 15 %. 
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Abbildung 7.3: Mittlere Eiskonzentration [in Prozent] fÃ¼ den Februar 1987 
(Sommersituation). SMMR-Daten vom Nasa-Team Algorithmus (oberes Bild) 
und die prognostizierten Eiskonzentrationen des Modells (unteres Bild). Das 
Koizturintervall betrigt 15 %. Minimum = 15 %. 
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7.3 Eisdrift 

Die Drift des Meereises ist in der Meereismodellierung nicht nur eine nÃ¼tzlich 
ErgÃ¤nzung sondern eine Notwendigkeit um realistische Simulationen der Meer- 
eisprozesse zu erzielen. Die Ergebnisse der Kapitel 4 und 6 unterstreichen die Be- 
deutung der dynamischen Prozesse in den Simulationsexperimenten und schlieÂ§e 
an  die Argumentationen Å¸be die Dynamik des Weddellmeeres von vorhergehen- 
den Modellst.udien an [Hib83] ,[Lem90]. 

Der Vergleich der realen und der optimierten simulierten Bojentrajektorien 
aus Kapitel 6 sind in Abb.7.4 und 7.5 dargestellt. FÅ¸ die Bojen in 1987 ver- 
bleibt auch nach der Optimierung ein Unterschied in den simuliert,en und beob- 
achteten Trajektorien, wofÃ¼ in erster Linie der Unterschied zwischen den lokalen 
Winden und StrÃ¶mungen die auf die reale Boje wirken und den Antriebsfeldern 
(Wind und geostrophische StrÃ¶mung des Modells verantwortlich sind. Deut- 
lich wird dieser Sa,chvcrhalt insbesondere ab dem November 1987, da sich der 
Abstand zwischen realer und simulierter Boje ab diesem Zeitpunkt vergrÃ¶Â§er 
In den dortigen Gebieten sind die BetrÃ¤g des Windes und der geostropl~ischen 
StrÃ¶mungsgeschwindigkei relativ groÂ§ so daÂ Abweichungen zwischen den rea- 
len lokalen Antriebsfeldern (Bojen) und den Antriebsclaten des Modells stÃ¤rker 
Auswirkungen haben. 

Generell lÃ¤Â sich eine gute Ãœbereinstimmun des Driftvcrl~altens der simulier- 
ten Bojen mit den ARGOS-Bojen erzielen. Die groÂ§rÃ¤.umi Drift der simulierten 
Bojen weist die typischen Driftgeschwindigkeiten fiir das Gebiet des Weclclelln~ee- 
res auf. Weiterhin wird der Ãœbergan von der nÃ¶rdliche Drift,richtung zu einer 
mehr Ã¶stliche Orientierung (etwa bei 65' S) von den Simulationsergebnissen wie- 
dergegeben. Dieses Verhalten weist Ã¤hnlich Ergebnisse in Bezug auf die Eiskante 
und dem groÂ§rÃ¤umig Wachstum des Meereises auf, wie es in einer Studie Å¸he 
Driftbojen fÃ¼ 1980 der Fall war [Mas92]. 
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Abbildung 7.4: Trajektorien, der simulierten (durchgezogene Linie) und beobach- 
teteiz Drift (gestrichelte Linie) fÃ¼ den Zeitraum vom I.Mai bis 31.Dezember 
1986 (Boje Nr.534) und vom. 1.Apri.l bis 31.Dezember 1987. (Bojen Nr.3311 und 
3314). 

Das Driftverhalten der simulierten und beobachteten Bojen ist schon in Ka- 
pitel 6 eingehend untersucht worden, so daÂ auf einen zusÃ¤,tzliche Vergleich der 
Modellergebnisse mit weiteren ARGOS-Bojen [Hoe87] eingegmgen wird, der fiir 
den genannten Zeitraum von Interesse ist. Diese Bojen wurden etwa Anfang 
August 1987 nahe dem Greenwich Meridia,n ausgesetzt (siehe Tabelle 3.1). Da 
diese Bojen etwa &b dem November zum groÂ§e Teil irn offenen Wa,sser drifteten 
[Hoe87], ist im eisbedeckten Gebieten ein Vergleich mit den Modellergebnissen 
von August bis Ende Oktober 1987 mÃ¶glich FÃ¼ diesen kurzen Zeitraum wird 
auf eine Optimierung (analog zu Kapit,el6) verzichtet, da  sich die Bojen in einem 
Gebiet befanden, wo interne Spannungen eine untergeordnete Bedeutung besit- 
zen und das VerhÃ¤ltni der Schubspannungskoeffizienten von den anderen Bojen 
(ans Kapitel 6) auf diese Regionen Ã¼bertrage werden kann. 

Die Drift der simulierten Bojen zeigt eine generelle Ãœbereinstimmun mit 
der Drift der ARGOS-Bojen. Exen~plarisch ist in Abb.7.6 der Trajektorienver- 
gleich der Bojen 3293,3294,6571 und 6574 zu sehen. Die nicht dargestellten Bo- 
jen (2.B. 6573) weisen fÃ¼ den gleichen Zeitraum ein sehr Ã¤hnliche Verhalten 
auf. Ã„nderunge der rheologischen Parameter fÃ¼hre zu vernachlÃ¤ssigba klei- 
nen VerÃ¤nderunge in den simulierten Trajektorien, wÃ¤hren eine VerÃ¤nderun 
des VerhÃ¤ltnisse der Schubspannungskoeffizienten cn/c,,, eine grÃ¶ger Wirkung 
auf die simulierten Trajektorien hat. 
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Abbildung 7.5: Trajektorien der simulierten (durchgezogene Linie) und beobach- 
teten Drift (gestrichelte Linie) fÅ¸ den Zeitraum. vom I.April bis 31.Dezember 
1987. (Bojen Nr.3313 und 3316). Auf die Darstellung von Boje Nr.3312 wird 
aus GrÃ¼nde der Ãœbersich verzichtet, da die Boje sehr Ã¤hnlic der Boje Nr.3316 
driftete. 
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Abbildung 7.6: Trajektorien der simulierten (gestrichelte Linie) und beobachteten 
Drift (durchgezogene Linie) fÃ¼ den Zeitraum vom 1.Auqust bis 31.Oktober 1986 
(Bojen Nr.3293,6,571,3294 und 6574). 



7.4 Schnee-Eis-Konversionsverhalten 

Die Schneebedeckung beeinfluÂ§ die Massen- und Energiebilanz des Meereises 
und damit die SensitivitÃ¤ der Meereisbedeckung gegenÃ¼be klimatischen Ã„nde 
rungen. Der EinfluÂ des Schneebedeckung auf dem Meereis ist nicht nur in der 
Modellierung von Interesse (siehe u.a. [Led91],[0we90]), sondern auch fÃ¼ die 
Analyse der Fernerkundungsdaten von enormer Wichtigkeit (z.B. [Com92]). Eine 
Verringerung des Eisvolumens fÃ¼ das Weddellmeer wurde in einem Meereisrno- 
dell durch das Vorhandensein einer Schneeauflage beobachtet [Owe90]. Messun- 
gen haben gezeigt, daÂ die relativ hohe Schneebedeckung im Weddellmeer hÃ¤ufi 
zu einem negativen Freibord der Eisschollen fÃ¼hrt welches bewirkt, daÂ durch 
Fluten der Eisscholle meteorisches Eis gebildet werden kann [Eic94]. Da der Pro- 
zeÂ der Erzeugung n~eteorischen Eises irn Rahmen dieser Arbeit in1 Meereisn~oclell 
implementiert wurde, lassen sich Aussagen Ã¼be die zeitliche und rÃ¤umlich Ver- 
teilung erzielen. 

Das Standard Meereismodell mit Schneemodul liefert in1 Jahresmittel ein um 
24 % geringes Eisvolumen als es bei einer Modellsimulat,ion ohne Schneeauflage 
der Fall ist (Abb.7.7). Die kontinuierliche Niederschla,gsrate von 35 cm/Ja,hr fÃ¤ll 
als Schnee auf die Eisbedeckung, welche je nach Jahreszeit und Region unter- 
schiedliche Eisdicken aufweist. Der I<onversionsprozeÂ von Schnee in meteorisches 
Eis ist also im starken MaÂ§ durch die Eisdickenverteilung gegeben. Der Zeitraum 
der Schnee-Eis-Konversion ist fÃ¼ die Niederschlagsrate von 35 cm/Jahr in erster 
Linie auf das Ende des Winters (etwa um den Tag 300) und auf die Son~nlerpe-  
riode beschrÃ¤nk (Abb.7.8). FÃ¼ eine erhÃ¶ht Niederschlagsrate von 50 cm/Jahr  
zeigt sich insbesondere in der Winterzeit ein deutliches Ansteigen der Bildungs- 
ra,te von meteorischem Eis, die auch friiher etwa ab dem Tag 170 einsetzt. Bei 
einer geringeren Niederschlagsrate von 20 cm/Jahr spielt der UmwandlnngsprozeÂ 
von Schnee in meteorisches Eis praktisch keine Rolle. Erst ab einer Niederschlags- 
rate von mehr als 20 cm/Ja,hr gewinnt die Schnee-Eis-Konversion an Wichtigkeit 
und ist insbesondere fiir erhÃ¶ht Niederschlagsraten als eine wichtige Quelle fÃ¼ 
das gesamte Eisvolumen anzusehen. 

Bei einer Niederschlagsrate von 35 cm/Jahr betrÃ¤g der Anteil des meteori- 
schen Eisvolumens am gesamten Eisvolumen etwa 2 %. Messungen aus mehreren 
Expedit,ionen ergaben fÃ¼ die Region des Wecldellmeeres einen Wert von 4 % 
[Eic94], so daÂ das Modellergebnis unterhalb der Beobachtungen liegt. Dies ist 
insbesondere durch die zeitlich und rÃ¤umlic konstante Niederschlagsrate von 35 
cm/Jahr im Modell bedingt. Eine hÃ¶her Nieclerscl~lagsrat~e von z.B. 50 cm/Jahr  
ergibt einen Anteil von meteorischem Eis, der nahe an den Beobachtungen liegt. 
Weiterhin ist die grÃ¶Â§e Ã¶st,lich Ausdehnung des Meereisn~odells gegenÃ¼be den 
Regionen der Bol~rkernunt~ersuchunge~~ von Bedeutung, da  Ã¶stlic von 20' W die 
Å¸ilclun von meteorischem Eis nur eine untergeordnete Rolle spielt, obwohl das 
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Meereisvolumen in diesen Gebiet,en wesentlicll zum gesamten Meereisvolumen 
beit,rÃ¤gt 

Der Uinwandlui~gsprozcÂ von Schnee in meteorisches Eis ist, im Modellgebiet 
nicht Å¸beral von gleicher Bedeutung. F Ã ¼  die zeitliche und riiumliche Ent.wick- 
hing des meteorischen Eises ist die genaue Beschreibung der dyna,n~ischen Pro- 
zesse in1 Meereismodell von besonderer Bedeutung, da die Schnee-Eis-Konversion 
eng mit  dem dyna,n~ischen Verhalten des Modells verknÃ¼pf ist. Advelitionspro- 
zesse werden im Modell fÃ¼ das meteorische Eis berÃ¼cksichtigt so da,Â aufgrund 
des Driftverhaltens des Meereises eine signifikante Verteilung des meteorischen 
Eises zu erwa,rten ist. 

F Ã ¼  das Jahr  1987 ist die Verteilung des n~eteorischen Eises als kumulative 
GrÃ¶Â in Abb.7.9 dargestellt. Es zeigt sich, daÂ das meteorische Eis in  erster Linie 
zwischen der a,ntarktischen Halbinsel und 20' W zu finden ist. Ein s tarke Zu- 
nahme des meteorischen Eises ist fÃ¼ eine Niederschla.gsrate von 35 crn/Jahr erst 
a b  45' W in westlicher Richtung zu beobachten (Abb.7.9, oberes Bild). Bei ei- 
ner erhÃ¶hte Niederschlagsra,te von 50 cm/Jahr  ist. die Erl16hung des Anteils des 
meteorischen Eises im wesentlichen auf das west~lichc Weddelln~eer beschrÃ¤nkt 
weist aber eine deutliche Zunahme der meteorischen Eiscliclie a,uf (Abb.7.9, un- 
teres Bild) und ist damit  in besserer IJbereinstiminung mit. Messunungen von 
Eiskernprofilen (vgl. Abb.7.10) in1 Weddellmeer [Eic94]. Dies ist ein Hinweis 
clarauf, daÂ die Niederschlagsra,t.e fÅ  ̧ den Staiida,rdla,iif mit  3.5 cm/Jahr  eher zu 
niedrig gewÃ¤hl ist. In den Messungen wird ein abruptes Ansteigen des meteori- 
schen Eises a b  35' W in westlicher Richtung beobachtet [Eic94], welches auf die 
dort vorhandene Trennungslinie zwischen dem zweij Ã¤hriger und dem einjÃ¤hrige 
Eis zurÃ¼ckgefÃ¼h wird. 

Das Schneevolumen steigt bei einer Erh6hung der Niederschlagsrate an ,  ist 
jedoch a b  etwa 35 cm/Jahr  durch ein langsa,meres Ansteigen gekennzeichnet, 
was auf die Schnee-Eis-Konversion z~iriickzufÃ¼hre ist (siehe Abb.7.11). Analog 
wird die Veringerung des Eisvolurnens, siehe Abb.7.12, bei einer ErhÃ¶hun der 
Niederschlagsra.te durch die Schnee-Eis-Konversion aufgefangen. Ist der Konver- 
sionsprozefi nicht i m  Modell implementiert, so steigt das Schneevol~imen st,ark 
an und das Eisvol~imen verringert sich weiter, wenn clie Niederschlagsra,te erhÃ¶h 
wird. In diesen1 Fall wÃ¼rd sich auch die SensitivitÃ¤ des Meereismodells (vgl. 
Kapitel 4) bezÃ¼glic Ã„nderunge der Niederschlagsrate merklich erhÃ¶hen 

Somit ist clie Schnee-Eis-Konversion ein stabilisierender (negativ riickkoppeln- 
der) ProzeÂ i m  Gebiet des Weddellineeres bei einer gleichzeitigen ErhÃ¶hun der 
Niederschlagsrate, dies sowohl fÃ¼ die Schneebedeckung als auch fÃ¼ das Meer- 
eisvolumen. Von Interesse ist  dieser Sachverhalt insbesondere bei kÃ¼nftige ge- 
koppelten Klin~amodellen, clie den EinfluÂ von Hied~rschl~gsÃ¤nderungei unter- 
suchen. 
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Abbildung 7.7: Eisvolumen fÃ¼ das Jahr 1987 ohne Schneeau.flage (durchgezogene 
Linie) und mit ,Schneeau.flage bei unterschiedlichen Niederschlagsraten von 35 
(Stanch-(1; gestrichelte Linie) und 50 (gepun,ktete Linie) cm/Jahr. 
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Abbildung 7.8: Bildungsrate des meteorischen Eisvolumens fÃ¼ das Jahr 1987 bei 
unterschiedlichen Niderschlagsraten von 20, 35 (Standard) und 50 crn/Jahr. 
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Abbildung 7.9:  Meteorisches Eis [in cm] fÃ¼ das Jahr 1987 bei unterschiedlichen 
Niederscl~lagsraten von 35 cm pro Jahr (oberes Bild) und 50 cm pro Jahr (un- 
teres Bild). Das I~onturintervall betrÃ¤g 5 cm, wobei die Isolinie von 1 cm der 
Â¥niedrigst dargestellte Wert ist. 
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Abbildung 7.10: Aus Eiskernprofilen gemessene Eisdicken (hier z , ) ,  Schneedicken 
(hier Zg) und prozentualer Anteil des meteorischen Eises (hier fm )  in AbhÃ¤ngig 
k c i t  von der geographischen. LCnge fiir Fahrtabschnitte der Jahre 1989, 1992 im 
Weddellmeer (Quelle: [Eic94], F ~ g i ~ r e  4 )  
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Abbildung 7.11: Anderu i~g  des Schneevolumens fÅ¸ das Jahr 1987 in Ab/z.Ã¤ngigkei 
von den, Niedwsch,lagsraten. S f . e r i ~ e  gleich maximales, Kreuze gleich minimales  
und Kreise gleich mittleres Scl~iz.ccvolzim,e~~~. 
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Abbildung 7.12: Ã„nderun des Eisvolumens f Å ¸  das Jahr 1987 in AbhÃ¤ngigkei 
von den Niederschlagsraten. Sterne gleich m,aximales, I\rei~.ze gleich minimales  
und Kreise gleich. mittleres Eisvolumen. 
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7.5 Wechselwirkung zwischen Meereis und 

Ozean 

Die Kopplung von Meereis und Ozean ist eng verkniipft mit der Grofle des ozeani- 
schen WÃ¤rmeflusse Fn. welcher von entscheidender Bedeutung fÃ¼ das Wachstum 
und Schn~elzen des Eises ist. Durch die Erweiterung des Meereismodells um ein 
ein-dimensionales ozeanisches Deckschichtmodell [Lem87], ist eine rÃ¤umlich und 
zeitliche Variation von Fr, in den Modellsiniulationen mÃ¶glich FÃ¼ ein Meereismo- 
dell im Weddellmeer wurde der mittlere ozeanische Warmeflufl in einer frÃ¼here 
Studie mit F. = 3.26 W/m2 bestimmt [Lem90]. 

Intergriert Ã¼be das eisbedeckte Modellgebiet ergibt sich fÃ¼ den Standardlauf 
der vorliegenden Arbeit fÃ¼ das Jahr 1987 ein mittlerer ozeanischer Warmeflufl 
von F. = 2.37 W/nz2 und ist damit im Bereich des Modellergebnisses fÃ¼ das 
Weddellmeer [LemgO]. Aus Messungen entlang des Greenwich Meridians wurde 
der mittlere ozeanische Warmeflufl im Jahre 1986 im eisbedeckten Gebiet mit 
16 W/m2 bestimmt [Gor90]. FÃ¼ die Winterzeit wurde dieser Wert sogar mit 
F. = 41 W/m2 angegeben. Diese hohen Werte werden zum Teil auf die Bo- 
dentopographie in dieser R,egion (Maud Rise) zurÃ¼cl~gefÃ¼h [Gor90]. sind jedoch 
deutlich hÃ¶he als die oben angefiihrkn Modellergebnisse. Im allgemeinen wird 
fÃ¼ das Weddellmeer ein Bereich von 4 bis 20 W/m2 fÃ¼ den ozeanischen WÃ¤rme 
flufl angenommen [Gor81]. 

Abb.7.13 gibt den mittleren ozeanischen WÃ¤rmefluf fÃ¼ den September 1987 
wieder, was ungefÃ¤h der Zeit der grÃ¶flte Eisausdehnung entspricht. Die rÃ¤um 
liche Verteilung des ozeanischen WÃ¤rmeflusse weist fÃ¼ einen groÂ§e Teil des 
zentralen Weddellmeeres etwa 2 W/m2 auf. Im Eisrandbgebiet sowie in den nord- 
westlichen und Ã¶stliche RÃ¤nder des Weddellmeeres kommt es zu einer deutli- 
chen Steigerung von Fy mit bis zu 20 W/m2.  

Der vertikale ozeanische WÃ¤rineflu Fn hÃ¤ng von der Einmischungsgeschwin- 
digkeit. und dem effektiven Temperatursprung an der Basis der Deckschicht ab, 
der wiederum von der Einmischungstiefe Ds bestimmt wird. DF. ist fÃ¼ eine sta- 
bile Schichtung in der Arktis (Beaufortsee) angepasst worden (Ds = 8 m) und 
mangels ausreichender Beobachtungsdaten auch fÃ¼ das Weddellmeer, in dem 
eine wesentlich schwÃ¤cher Schichtung vorliegt, Ã¼bertrage worden. Die geringe 
StabilitÃ¤ des Ozeans wÃ¼rd einen grÃ¶flere Wert von Df, im ein-dimensionalen 
Deckschichtmodell rechtfertigen. 

Um den Einflufl von Variationen der Einmischungstiefe DK auf den ozeani- 
schen Warmeflufl Fn darzustellen, ist die Verteilung von Fn fÃ¼ Ds = 40 m in 
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Abb.7.14 zu sehen. Die rÃ¤umlich Verteilung der Gebiete mit einem erhÃ¶hte 
ozeanischen WÃ¤rmefluf ist dabei sehr Ã¤.hnlic dem Standardexperiment (siehe 
Abb.7.13). F. weist fÃ¼ grÃ¶Â§e Werte von Ds (grÃ¶Â§ 8 m)  eine bessere Ãœber 
einst,immung mit Beoba,cht,ungen fÃ¼ das Weddellmeer auf (z.B. [Gor81]). Neuere 
Stat,ions~~~essungen im zentralen Weddellmeer haben fÃ¼ den August 1994 einen 
mittleren ozeanischen WXrmefluÂ von F. = 17 W/m2 ergeben [McP95]. 
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Abbildung 7.13: Mittlerer ozeanischer WÃ¤rmeflu F. i m  September 1987 fÃ¼ 
den Standa~-dlauf (Df = 8 m). Das Kontwinterval l  betrÃ¤g 5 W/in2> wobei die 
Isolinien fÅ¸ 1 und 2 W/m2 gesondert dargestellt werden. 

Abbildung 7.14: Analog zu Abb.7.13 fÅ¸ eine Einmzschungsfiefe & = 40 m.  Das 
I<onturintervall betrÃ¤g 5 W/in2, wobei die Isolinzen fiir 1 und 2 W/1n2 gesondert 
dargestellt werden. 

Die AbhÃ¤ngigkeit des ozeanischen WÃ¤rmeflusse Fg von dem Declischiclitpara- 
meter D,< ist nicht nur auf den September beschrÃ¤nkt sondern f Å ¸  einen lÃ¤ngere 
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Zeitraum im Jahr von Bedeutung. Abb.7.15 zeigt den Jahresgang des Ã¼be das 
eisbedeckte Gebiet gemittelten ozeanischen WÃ¤rmeflusse fÃ¼ 1987 in AbhÃ¤ngig 
keit vorn Parameter der Einmischnungstiefe D{. Der Anstieg des ozeanischen 
WÃ¤rmeflusse beschrÃ¤nk sich dabei in erster Linie auf die Winterzeit und setzt 
etwa ab der Gefrierperiode (ca. 1.April 1987) ein. Mit Einsetzen der Schmelz- 
periode (etwa ab Tag 310) ist der ozeanische WÃ¤rmeflu nahzu una,bhÃ¤ngi von 
der Einmiscl~ungstiefe D{. Analog ist F y  wÃ¤hren der Sommerzeit als annÃ¤hern 
gleich bei Variationen von DR anzusehen. 

Den ozeanischen WÃ¤rmefluf durch eine konstante GrÃ¶Â in1 Modell a,us- 
zuclrÃ¼cke erscheint nicht sinnvoll, da aus Abb.7.15 zu erkennen ist, daÂ die we- 
sentlichen ozeanischen WÃ¤rmefluss wÃ¤hren der Gefrierperiode auftreten. Dieser 
Sachverhalt wird auch in Messungen beobachtet [Gorgo] ,[McP95]. Ein erhÃ¶hte 
konstanter ozeanischer WÃ¤rmeflu (2.B. 15 W/m2) fÃ¼hr zu einer geringeren som- 
merlichen Eisausdehnung (Abb.7.17) und zu starken Ã„nderunge im Eisvolumen 
( Abb. 7.16) gegenÃ¼be dem modifizierten Standardlauf, dabei ist das winterliche 
Eisvolumen immer noch grÃ¶fle als fÃ¼ den Standardlauf, obwohl dieser im Mittel 
nur 2.7 W/m2 aufweist. Ein konstant niedriger ozeanischer WÃ¤rniefluf (z.B. 3 
\V/m2) erzeugt grÃ¶Â§e Eisdicken insbesondere in der Winterzeit. Die schnelle 
Ã„nderun der Eisausdehnung bei konstant vorgegebenem ozeanischen WÃ¤rmeflu 
in der Wachstumsphase der Meereisbedeckung (vgl. Abb.7.16, etwa zwischen 
Tag 130 und 250) spiegelt die besondere Bedeutung des variablen ozeanischen 
WÃ¤rmeflusse fÃ¼ das Eisrandgebiet wieder. Neueisbildung a,n der Packeisgrenze 
verursacht einen erhÃ¶hte ozeanischen Warmeflufj, der das basale Schmelzen des 
Meereises erhÃ¶h und damit einen groÂ§e EinfluÂ auf die Lage des Eisrandes 
hat. Es wird deutlich, daÂ die BerÃ¼cksichtigun von lokalen und zeitlich varia- 
blen ozeanischen WÃ¤rmeflÃ¼ss fÃ¼ eine realistische Simulation des Meereises von 
Bedeutung ist. 
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Zeit [Tag] 

Abbildung 7.15: Gemittelter (Å¸be dem eisbedecktem Gebiet) ozeanischer Wzrme- 
fluÂ fÃ¼ das Jahr 1987, dargestellt fÃ¼ verschiedene Einmischungstiefen Ds von 8 
(Standard); 20, 40 u n d  60 m. 
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Abbildung 7.16: Jahresgang der Eisau~sdehnui~g (Minimum 15 % Eiskonzentra- 
tion) fÅ¸ einen festen ozeanischen WÃ¤rmejlu von 3 W/m2 (durchgezogene Linie) 
und 15 W/m2 (gestrichelte Linie) im Vergleich zum Standardlauf (gepunktete Li- 
nie) m,it der prognostischen Deckschicht fÃ¼ das Jahr 1987. 

Zeit [Tag] 

Abbildung 7.17: Analog zu Abb.7.16 fÅ¸ den Jahresgang des Eisvolumens des 
Jahres 1987. 



Kapitel 8 

Schlu~folgerungen und Ausblick 

Die Ergebnisse des bIeereismodells in den vorhergehenden I<a,piteln haben ge- 
zeigt, dafi sowohl die thermodynamische als a11c11 die dynamische Betrachtung 
des Meereises in den Si~nulat ionen l~erÃ¼cksichtig werden mÃ¼ssen u m  eine rea- 
listische Wiedergabe der zeitlicllen Ent~vicklung und der rÃ¤umliche Verteil~lng 
der prognostischen GrÃ¶fie zu erzielen. 

Die JaliresgÃ¤ng der bleereisverteilung fÃ¼ die <Jahre 1986 uncl 1987 konn- 
ten 170n dem L~Ieereisn~odell gut  reproduziert werden. Jedoch hat  sich gezeigt, 
dafi llolle Anforderungen a n  die vorgegebenen atmospl~Ã¤riscl~e Randbedingun- 
gen (hier insbesondere das Temperatur- und IVindfeld) gestellt werden mÃ¼ssen 
L I ~ I  eine11 Verg le ic l l~~~i t .  Wlefidaten zu ermÃ¶glicl~en Dies erkennt man insbesondere 
in der s o m ~ ~ ~ e r l i c h e n  Eisverteil~ing, clie nur ~ i r~z~i re ichend  vom Modell im Lrerg1eich 
zu den Ergebnissen der Fer~ ie rku~id~ingsda ten  iviedergegel~e~~ werden konnte. Die 
QualitÃ¤ der atn~ospl~Ã¤rische R.andbedingungen der ECAIWF-Analysen ist fÃ¼ 
die sÃ¼cllicl~e Polarregionen nur ~ ~ ~ i z ~ ~ r e i c h e n d  bekannt. so dafi L4bstricl~e in der 
QualitÃ¤ der L~Iodellergel~nisse akzeptiert werden n~Ã¼ssen da die Se~~sitivit~Ã¤.t,sstu 
die11 eine starke ,411hÃ¤ngigkei von clen at i~~osphÃ¤rische .A~~triel~sfelderx~ aufzei- 
gen. 

111 dieser .Arbeit w ~ ~ r c l e n  die l ~ e n Ã ¶ t i g t e ~  Genauigkeiten der atri~osphÃ¤rische 
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Antriebsdaten der ECh~lIVF-Ana1~7sen genauer quantifiziert. Es konnte gezeigt 
 verd den, daÃ die wesentlicl~en prognostischen Variablen (Eisdicke, Eiskonzentra- 
t,i011 und Driftgeschwii~digl<eit) unterschiedlich sensitiv gegenÃ¼be Varia.tionei1 
einzelner atrnospkiiirischer Randbedingungen und gegenÃ¼be VerÃ¤nderunge der 
Modellparameter reagieren. Weiterhin konnt,e nachgem~iesen werden, da,fl die 
Beriiclcsichtigung der dyna,miscl~en Prozesse im h~fodell fÃ¼ eine realistische Be- 
scllreibung der Gefrierraten in den \vesent,lichen Produktionsgebieten des Wed- 
dellmeeres unumgÃ¤nglic ist. 

In dieser S t ~ ~ d i e  llat sich gezeigt, dafl der Bet,rag der Driftgescl113~i11digl<eit 
des Meereises im Jahresmittel fÃ¼ einige Gebiete des IVeddellineeres durch die 
Annahme der freien Drift wiedergegeben ~irircl. Kahe der KClstenregionen und 
in stark konvel-gellten Gebieten treten jedoch interne Spannungen im Meereis 
auf> die durch den ljiskos-l~lastiscl~e~~ Rheologieansatz [Hi1279] angemessen repro- 
duziert werden kÃ¶nnen Dieser Sachverhalt konnte in der vorliegenden Arbeit 
durch Vergleiche von realen und modellierten 'I'rajelctorien da,rgestellt werden. 
Geschm~incliglceits~~erteil~~ngen des L~IodeIls zeigen gute Ãœl,ereii~st,i~n~nu~~ge mit 
den Verteilungen der tÃ¤,gliche Driftgesch~vindigkeit von ARGOS-Bojen, wenn 
Deforinationsprozesse des Meereises berÃ¼clcsicl~tig werden. 

Die hier entwickelte Methode des Trajektorienvergleicl~es z~viscl~en rea,len und 
modellierten Bojen konnte als ausgezeichnete Interpretationshilfe zur Beschrei- 
bung der Dyna,mik des Meereismodells genutzt werden. FrÃ¼her Meereisinodell- 
studien in der Itegion des II~eddelli~~eeres (z.B. [Hib83] ,[Lem90] ,[Sto90]) verwen- 
deten hlodellpara~meter, die durch den Driftvergleich in dieser Arbeit mit den 
Trajektorien der ARGOS-Boje11 optimiert werden konnten. WÃ¤hren die rheolo- 
gischen Parameter nahezu gleich blieben, muflte das VerllÃ¤ltni der Schubspan- 
nungslcoeffizienten in dieser Studie bei tÃ¤gliche Antriebsdaten leicht verÃ¤nder 
werden und stellte sich dabei als wesentlicher Paranieter fÃ¼ die realistische Be- 
schreibung der Dynamik des Modells heraus. 

Die Annallme des OberflÃ¤chen\vinde scheint fÃ¼ den 1000 hPa Wind vom 
ECMIVF berechtigt zu sein, da das dynamische Verhalten des Meereises ausrei- 
chende Ãœbereinstimmunge mit der Drift von ARGOS-Bojen aufweist, wenn das 
VerhÃ¤ltni der Schubspannungskoeffizienten ca/c,,, nahe 0.5 liegt. 

Die BerÃ¼cksichtigun der Scllneebedeckung im AlIodell erweist sich als notwen- 
dige und sinnvolle ErgÃ¤nzun im Mieereismodell (vgl. [Sto9O],[Lem90]). Der Pro- 
zefl der Schnee-Eis-I<onversion konnte durch einfache &fodellanahn~en simuliert 
werden und zeigt erstmalig eine deta.il1ierte Verteijung des meteoriscl~en Eises, 
da.s eine deutliche Zunallme nahe der anta.rl<tischen Hal12insel erfÃ¤hrt was durch 
Beoba,cht~~ngen bestÃ¤t,ig wird. 

Weiterhin konnte gezeigt xverden> daÃ die Bildung von meteorischen1 Eis in 
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starkem Mafle a,bhÃ¤ngi von der Niederschlagsrate und vornehmlich fÃ¼ die Win- 
terzeit bz~v. Ende der IVii~terzeit von Bedeutung ist. Bei einer ErhÃ¶huli der 
Nieder~chlagsr~te fÃ¼hr die Bildung von n~eteorischem Eis zu einer iiegativen 
R < ~ c l < l < o p ~ ~ l ~ ~ ~ i g ,  die da,s Enstelien voll geringeren Eisdicken und groflen Schnee- 
dicken verhindert. Somit wird die klimareleva~ite Va,riabilitÃ¤ des &Ieereismodells 
herabgeset,zt> da  die erhÃ¶lit All2edo cler OberflÃ¤ch und der Effekt der IVÃ¤rmeiso 
lierung a,ufgrund der v e r m e l ~ r t e ~ ~  Scli~ieebcdeck~~ng durcli den I<onversionsprozefi 
vern~indert wird. Der Anteil des meteorischen Eises ist im Standardlauf (N  = 
3,5 c ~ n / J a l ~ r )  n ~ i t  etwa 2 % am gesamten Eisvolumen dabei eher als gering an- 
zusekien. Jedoch hat sich bei liÃ¶here Niederschlagsraten (etwa ab 50 ~ m / J a h r )  
gezeigt> dafl die Ãœl~ereinstimn~un in der Verteilung des meteorischen Eises mit 
Beol~a,chtungeii zunimmt. Die zusÃ¤~tzlich Betrachtung des meteorischen Eises in 
cliesem L~leereismodell gibt somit die ?vfÃ¶glichl<ei AbschÃ¤,tz~inge fÃ¼ die .jÃ¤hrli 
chen Niedersclilagsraten Ã¼be dem Meereis zu erhalten. 

Die h~1odellergebiiisse des ozea~lisclie~i \l~Ã¤rmeflusse liegen fÃ¼ deii Stan- 
dardlauf mit der a,us der Arktis importierteil Einmischungstiefe ffir stabile 
Ozeanscl~icl~ten iin rÃ¤umliche Mittel deutlich uiiterhalb 17on Beobachtul~gen im 
IVeddellsneer. Unter Ver~vencl~~iig eiiies ein-diniensionalen Decl<schichtmodelis 
[Lern871 konnte gezeigt, werdei~, dafl die ErhÃ¶l i~~ i~  der Einmischungstiefe an der 
Basis der Deckschicht zu einem Anstieg im ozeaiiischen LVarmefluB fÃ¼hrt der 
nÃ¤he an den beol2acliteten GrÃ¶fle des Weddellmeeres liegt. 

Der Austa~~ic l i  des Advektionsschemas der zentralen Differenzen durch ein 
upstrea,m-Schema mit Antidiff~~sionsgesch\vindigkeit hat sich in dieser Arbeit als 
sehr sii~livoll erwiesen, da  zum einem die auftretendeli negativen Zustai~dsgrÃ¶fie 
(z.B. Eisdicke) vermiedeii werden und zuni a.nderen die Eiskante> die eine starke 
Front darstellt, nicht durch numerische Effekte zu diffusiv wird. 

8.2 Ausblick 

F < I ~  die zukC~nftigei~ Arbeiten ergeben sich zum gegenwÃ¤rtige Stand der Meer- 
eismodellierung einige Anregungen aus den hier erzielten Ergebnisseii. 

Die Eiskonzentrationen des Meereismodells kÃ¶nne groflrÃ¤umi nur mit Fer- 
nerk~~ndungsdaten, insbesondere mit Daten der passiven und aktiven Mikrowel- 
lensensoren. verglichen werdeii. Verbesserungen zur Bestimmung der Eiskonzen- 
tration sind dabei auf beiden Seiten, sowohl in der thermodynamischen Pasame- 
trisierung 170m ?vfeereisrnodell als auch ili den Analysen der Fernerkundungsdaten> 
ailzustreben. 
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Fer11erl<~i11d~i11gsdate11 kÃ¶nne weiterhin dazu genutzt werden, um einen 
grofirÃ¤t~nlige Vcrglcich der beobachteten und simulierten Geschwindigkeitsfelder 
des Meereises zu ermÃ¶glichen Mit, deta,ilIiert,en Methoden lassen sich somit neue 
Erkenntnisse ge\vinnen, die z.B. die zwiscl~enjÃ¤hrlicl~ Va.riabi1itÃ¤ analysieren. 
Da,t,en 77011 Drift.110,ien bilden eine zusÃ¤tzlich Datenc~t~elle~ die sich in ihrer guten 
zeitlicllen AuflÃ¶sun bei lokalen Vergleichen als sehr l~ilfreicl~ erwiesen haben. 

~feereismoc1ellc niit einer hÃ¶here rÃ¤umliche AuflÃ¶sun (z.B. im sÃ¼dliche 
~4~ec~clell11ieer) erniÃ¶glicl~el eine genauere B e s t i m ~ n u ~ ~ g  der Gefrierratenl da  die 
wesentlicl~en Prod~~l<t io~~sgebie te  (z.B. I<Ã¼stenpolynyen besser aufgelÃ¶s werden, 
Die At~s~rirl<ungen a,uf die ozeanischen Prozesse (z.B. Tiefenwasserbildung) kÃ¶nn 
ten dan~ i t  eingellencler studiert werden. Vergleiche mit F e r ~ l e r k u ~ ~ d ~ ~ i ~ g s d a t e n  sind 
auch in diesem Fall mÃ¶glich da die At~flÃ¶sun der Sensoren eine de11tlicl1e Unter- 
scheiclung zwiscl1en eisfreien ~ l n d  eisbedeckten Gebieten zulÃ¤flt 

Z~ini  gegen\vÃ¤,rtige Zeit,l~~~nlct ist die ozeanische Anlcopplung noch sehr ru- 
dinientii~. Eine zeitlich va,i.iable StrÃ¶m~~ngsgesch\~rindigkei und eine vollstÃ¤ndig 
3-din~ensionale Besclireib~~ng des Ozeans sind Verbesserungen, die einen groflen 
Einfl~ifl auf das Verllalten des Meereises haben dÃ¼rft,en ob~vohl erste Kopplungs- 
experimente zwischen einem Ozea.11-Zirkulations~nodell und dem hier verwendete- 
ten d~~11a.111isch-tl1ermodyna.n1ischen h~leereismodell Ergebnisse liefern, die in guter 
~ l I e rc i~~s t i r r in~ , l l~g  zu den in dieser Studie erzielten Ergebnissen sind (M. Sche- 
d ~ ~ i k a t ,  persÃ¶nl h~Iitteil~ing). Mess~i~~gen des ozeanische11 IVÃ¤rmefiusse (z.B. von 
Driftstationen aus) sind ~~nerlÃ¤sslicl~ um diese prognostische GrÃ¶fi des Meereis- 
Deckscl~icht-Lllodells verifizieren ZLI kÃ¶nnen 

Die Bestimliiung der Scl~ubspan~~ungskoeffizienten, insbesondere des VerhÃ¤lt 
nisses von ca/cw, in der ozeanischen lind atmosphÃ¤riscl~e Grenzschicht (z.B. bei 
Driftstat,ionen) ist f t ~ r  clie Dynamik des Meereis~nodells von entscheidender Be- 
cleui~ung. Eine n~odifizierte Form~~lierung (z.B. [Sto93]) in cler atmosphÃ¤rische 
Grenzscl~icht erscheint dann als besonders sinnvoll, wenn auch die ozeanische 
Grenzschicht mit einer a~isgereifteren Form~ilier~ing eingeht. Denn so kÃ¶nne 
z.B. StabilitÃ¤tsprozess und RauhigkeitslÃ¤nge~ berÃ¼clcsichtig werdenl die einen 
Einfl~ifi auf das VerhÃ¤ltni der Scl~ubspannungskoeffizienten haben. RÃ¤umlich 
und zeitliche Variationen cler Schubspann~ingskoeffizienten geben event~~el l  die 
h/IÃ¶glicl~keit das sheologische Verhalten des Meereises einfacher zu parametrisie- 
ren. 

In1 Ral~men von Stationsarbeite~l sind Mess~ingen der Strahlungsbilanz Ã¼be 
den1 Llfeereis wichtige l ~ e r g l e i c l ~ s d a t e ~ ~ ~  um die tl1ermodynamischen Prozesse Ã¼be 
dem Meereis und dem offenen bliasser in1 Wfeereismodell angemessen darzustellen. 
Ebenso kann ein besserer Datensatz fÃ¼ die Wollcenbedeckung, gleichzeitig mit ei- 
ner besseren Para~netrisierung der Wolken in den Strahl~~ngstermen, ein wichtiges 
1-Iilfsmit,tel in der thermodynamischen Bescl~reibung des Meereismodells sein. 
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Weikrfiihrende ~leereismodellstudie~~ und Felclexperin~ente sind somit a,ls 
FortfÃ¼hrun der Untersuchungen der ersten Polarexpeditionen: die schon die 
AnsÃ¤tz des dynamischen und thermodynan~ischen I~erhalten des Meereises er- 
l~anilten [Na.1198], ZLI betrachten, und geben somit, die iVIÃ–glichkei das komplexe 
System 0zea.n-hlIeereis- AtmosphÃ¤r genauer zu verst,ehen. 
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Anhang 

Thermodynamische 

Vergleichsst udie 

Ein Vergleich von Messungen mit den Parametrisierungen der thermodynami- 
schen Prozesse im Meereismodell ist fÃ¼ das Gebiet des Weddellmeeres nur ver- 
einzelt. mÃ¶glich Im September und Oktober 1989 wurden wÃ¤,hren der Winter 
Weddell Gyre Study (WWGS89) Strahlungsmessungen von Bord des Forschungs- 
schiffes Akademik Federov durchgefÃ¼hrt Innerhalb dieser MeBphase fand eine 
mehrtÃ¤gig Driftstation statt, die von meteorologischen Beobachtungen und Eis- 
a,rbeiten begleitet wurde. 

Die etwa 100 km lange Driftroute in Abb.A.l zeigt den Verlauf vom 8. bis 
16.0kt.89. WÃ¤hren dieser Zeit wurden stÃ¼ndlic Stahlungsmessungen durch- 
gefÃ¼hrt Die Lufttemperatur Ta war durchgehend unterhalb von OÂ° und bewegte 
sich fÃ¼ die 3-stÃ¼ndige Mittelwerte im Bereich von -4 bis -18OC. Bis auf die 
letzten 3 Tage war eine nahezu geschlossene BewÃ¶lkun Cl  zu beobachten. 

Um einen Vergleich der thermodynamischen Parametrisierungen mit den 
Strahlungsmessungen zu erhalten, wird ein 1-dimensionales Meereismodell fÃ¼ 
die Driftphase mit einem Zeitschrift At = 3 Stunden herangezogen. Dieses 
rein thermodynamische Modell vernachlÃ¤ssig dynamische Prozesse (z.B. Ad- 
vektion) und verwendet die thermodynamischen Gleichungen des dynamisch- 
thermodynamischen Meereismodells. Die meteorologischen Beobachtungen gehen 
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als atmosphÃ¤risch Antriebsdaten in das Modell ein (Lufttemperatur, Windge- 
schwindigkeit, BewÃ¶lkung Luftdruck und relative Feuchte) und werden auf den 
Zeitschrift von 3 Stunden interpoliert. An den mittleren Positionen der Drift 
wird fiir jeden Zeitschrift die kurzwellige Einstrahlung Fsi nach (2.12) berechnet. 
Zur Initialisierung des Modells werden die Eisdicke h, = 60 cm, die Schneedicke 
11- = 20 crn und die Eiskonzentration A = 100 % gesetzt, welche sich aus den 
Beobachtungen wÃ¤hren der Driftphase ergeben [KÃ¶91] 

Die Komponenten der Strahlungsbilanz wurden von verschiedenen Instrumen- 
teil (vgl. [KÃ–91] stiindlich gemessen uncl in dieser Studie auf den Zeitschrift des 
tl~ermodynamisclien Modells gemittelt. Der latente LE  und sensible WÃ¤rrnefluf 
H werden &bei in der gemeinsamen GrÃ¶Â des turbulenten WÃ¤rmeflusse (H 
plus L E )  zusammengefafit. 

Abb.A.2 zeigt die berechneten und gemessenen Ein- und Austrahlungen. Der 
generelle Tagesgang spiegelt sich in den kurzwelligen Strahlungstermen wieder 
und beriicksichtigt die Abnahme der Wolkenbedecl~ung (vgl. Tag 14 bis 16). 
indem sich die kurzwellige Ein- uncl Ausstrahlung erhÃ¶ht 

In den kurzwelligen Stra,hlungstern~en Fs[ und FsT kÃ¶nne Unterschiede zwi- 
schen Modell und Mefiergebnissen von bis zu 150 W/m2 auftreten. Die Bilanz 
der kurzwelligen Strahlung zeigt bis auf die letzten 3 Tage eine gute Gbereinstim- 
mung zwischen den Mefidaten und den Modellergebnissen. In diesen letzten drei 
Tagen ist die gemessene kurzwellige Stra,hlungsbilanz fast 100 W/rn,' hÃ¶he als die 
berechnete Bilanz. Fiir die Tage 14. und 16. Oktober ist die Abweichung auf die 
reduzierte Albedo der OberflÃ¤ch zuriickzufiihren, d a  durch den Flutungseffekt 
Wasser zwischen die Eisschollen und die diinne Schneeschicht drang [G. KÃ¶nig 
Langlo, pers. Mitteilung]. Am 15.Okt. ist der Unterschied in erster Linie auf den 
Fs i - tenn  zuriickzufiihren, da  die a,n diesem Tag beoba,chtete Wolkenbedeckung 
die modellierte solare Einstrahlung stark verringert. 

Die langwelligen Strahlungsterme F,[ und FIT stimmen recht gut Ã¼berei und 
zeigen, nur bei kurzzeitigen Ereignissen in den Messungen, Abweichungen von 
etwa 20 bis 60 W/m2. Somit wird die langwellige Stra,hlungsbilanz durch die 
M ~ d e l l ~ n s Ã ¤ t z  (vgl. (2.14) und (2.15)) ausreichend fÃ¼ diesen Zeitraum wieder- 
gegeben. 



Abbildung A.1: 9-tÃ¤gig Driftroute der FS Akademik Federov vom 8. b i s  16. 
Oktober 1989 (WWGS89). 
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Zeit [Tag] 

Abbildung A.2: Simulierte (durchgezogen,e Linie) und gemessene (gestrichelte 
Linie) Strahlu~zgsterme fÃ¼ die kurzwellige Ein- (U) und Ausstrahlung ( b )  sowie 
der langwellige Ein- (C)  und Ausstrahlung (d). Dargestellt ist. der Zeitraum vom 
8. bis einschliefllich 16. Okt. 1989. 



Die gesamt,e modellierte und gemessene Strahlungsbilanz ist in Abb.A.3 zu 
sehen. Die Summe der Ein- und Ausstrahlungen (SW plus LW) ist, bis auf 
die letzten 3 Tage, durch die Modellergebnisse gut reproduzierbar. Die turbu- 
lenten FlÃ¼ss (11 plus LE) sind ebenfalls in der gleichen GrÃ¶Â§cnordnu (vgl. 
Abb.A.311). Abweichungen in der Anfangsphase der Driftshtion sind auf Unge- 
nauigkeiten bei der Messung der turbulenten FlÃ¼ss zurÃ¼cl~zufÃ¼hr [G. KÃ¶nig 
La,nglo, pers. Mitteilung]. 
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Zeit [Tag] 

Abbildung A.3: Modellierte (durchgezogene Linie) und gem,essene (gestrichelte 
Linie) S tra . /~ l~~.ng.sbi la~~~ (U),  und turbulenten Flusse (H + LE) (b)  im Zeitraum 
vom 8. bis einschliefllich 16.0kt.1989. 

FÃ¼ den Vergleichzeitraum von 9 Tagen wird vom ein-dimensionalen Meer- 
eismodell eine Zunahme der Eisdicke von 6 cm prognostiziert. Die Messungen 
wÃ¤hren der Driftphase wiesen keine nennenswerten Ã„nderunge der Eisdicke 
auf. Ein niedriger prognostizierter ozeanischer Warmeflufi von etwa 2 W/m2 
im Modell dÃ¼rft in erster Linie fiir den Unterschied verantwortlich sein. Ein 
erhÃ¶hte ozeanischer WÃ¤rmeflu hÃ¤tt basales Schmelzen zur Folge, so daÂ die 
modellierte Eisdicke in besserer Ãœbereinstimmun mit den Eisstationsmessungen 
wÃ¤re 



Anhang B 

Advekt ionsschema 

Die Advektion spielt in der dynamisch-thermodynamischen Meereismodellierung 
eine wichtige Rolle. Das LÃ¶se der Advektionsgleichung ist fÃ¼ positiv definite 
skalare GrÃ¶Â§ (z.B. die Eisdicke h) ein oft gestelltes Problem in der numerischen 
Modellierung. Die Advektionsgleichung fÃ¼ eine skalare Variable lÃ¤Â sich im 
eindimensionalen Fall ausdrÃ¼cke durch 

wobei h die skalare GrtiÂ§ (Eisdicke) und U die Driftgeschwindigkeit reprÃ¤sentiert 

Bisher wurde die Methode der zentralen Differenzen bei der LÃ¶sun der Ad- 
vektionsgleichung in der Meereismodellierung angewendet [Hib79]. Diese Me- 
thode findet hÃ¤ufi Eingang in die Ozeanmodellierung [Bry69] und ist von 2-ter 
Ordnung. Der groÂ§ Nachteil der zentralen Differenzen Methode ist die numeri- 
sche Dispersion; d.h. in der NÃ¤h von groflen Gradienten (z.B. Fronten) in1 skala- 
ren Feld kann es zu nicht-physikalischen Oszillationen ( Ã œ b e r s c h ~ i n ~ e r  kommen, 
die zu negativen Werten in den positiv definiten skalaren GrÃ¶Â§ fÃ¼hren Zur Re- 
duzierung dieses Problems wird aus StabilitÃ¤tsgrÃ¼nd eine zusÃ¤tzlich Diffusion 
eingefÃ¼hr [Hib79]. 

Abb.B.1 zeigt die Ã„nderun des Eisvolumens, die durch die tÃ¤glic auftreten- 
den negativen Eisdiclien bedingt ist, im Vergleich zur tÃ¤gliche EisdickenÃ¤nderun 
(Ah/At)  fÃ¼ das gesamte Modellgebiet. Es stellt sich heraus, daÂ wÃ¤hren des 
gesamten Jahres eine nicht zu vernachlÃ¤ssigend Summe von negativen Eisdicken 
produziert wird. Da das Advektionsschemamasserhaltend auf dem gesamten Mo- 
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Abbildung B.1: Ã„nderun des Eisvolumens (durchgezogene Linie) aufgrund des 
Advektionsschernas im Vergleich zu den  tÃ¤gliche thermodynarnisclze~~ A n d m -  
gen d e r  Eisdicke (A/i/At) (gestrichelte Linie.) fÃ¼ das Jahr 1987. 

dellgitter ist, ist somit zu erwarten, daÂ die positiven Eisdicken kÃ¼nstlic erhÃ¶h 
werden. Wie in Abb.B.2 zu sehen ist, t r i t t  der Effekt der negativen Eisproduktion 
nicht g le ichmaig  verteilt Ã¼be dem gesamten Modellgebiet auf, sondern verst,arkt 
a n  der nordÃ¶stliche Seite der antarktischen Halbinsel und an der KÃ¼st nahe d e m  
Null-Meridian. Dies liegt darin begrÃ¼ndet daÂ die Eiskante fÃ¼ einen lÃ¤ngere 
Zeitraum in diesen Gebieten verweilt, was einen groÂ§e Gradienten im Eisdicken- 
feld erzeugt, so daÂ der auftretende Fehler durch die Advektionsrnethode m i t  
zentralen Differenzen begiinstigt wird. 



Abbildung B.2: Verteilung der negativen Eisdzcken h im Meereismodellgebiet fÃ¼ 
das Jahr 1987, die durch die LÃ¶sun der Advektionsgleichung aufgrund des zen- 
tralen Differenzen Schemas verursach,t werden. Konturintervall gleich 0.2 m. 
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Eine alternative Methode zur LÃ¶sun der Advektionsgleichung ist das soge- 
nannte upstream-Schema. Dieses Schema ist von 1-ter Ordnung und ist sowohl 
masserhaltend als auch fÃ¼ alle skalaren Variablen positiv definit. Der entschei- 
dene Nachteil dieses Schemas ist der groÂ§ Anteil der implizit vorhandenen Dif- 
fusion, die dazu fÃ¼hrt daÂ vorhandene Gradienten zu stark verschmiert wer- 
den. Auf einem geschachtelten Gitter lÃ¤Â sich das upstream-Advektionsschema 
ausdrÃ¼cke durch 

1 = h" [ ~ ( h ; ,  h;>, u ~ ? , ~ ~ )  - F ( h 5 ,  h y , ~ , " , ~ , ) ]  (B.2) 

fÃ¼ den FluÂ F, der an den Geschwindigkeitspunkten des geschachtelt,en Gitters 
definiert ist, gilt 

wobei i den Gitterpunkt zum Zeitpunkt N beschreibt. At und Ax geben den 
Zeitschritt und die Gittera~iflÃ¶sun wieder. 

Die Methode der zentralen Differenzen und die upstreanl-Methode reprÃ¤.sen 
tieren zwei gegensÃ¤tzlich Arten von numerischem Fehler bei der LÃ¶sun der Ad- 
vektionsgleichung. Die EinfÃ¼hrun einer Diffusionsgeschwindigkeit ud [Sm0831 
verringert die implizit vorhandene Diffusion im upstream-Schema bei verhÃ¤lt 
nismaflig geringem numerischen Rechenaufwa,nd. Diese Methode erlaubt es, die 
Diffusion auf der zeitlichen Achse umzukehren [Smo83]. Hierzu wird eine soge- 
na,nnte Anti-Diffusionsgeschwindigkeit Å definiert, die Ã¼be einen Zwischenschritt 
zur LÃ¶sun der Advektionsgleichung genutzt wird. 

Daraus ergeben sich folgende zwei Schritte in Analogie zu (B.2) 

wobei gilt 

wobei e einen kleinen Wert (z.B. 10 ' ' )  annimmt, damit Å = 0, wenn h = \L& = 
0 ist. Implementiert man (B.4) bis (B.6) in das Meereismodell, so zeigen sich 
Verbesserungen in den Ergebnissen gegentiber dem zentralen Differenzen Advek- 
tionsschema. Diese Verbesserungen fallen am deutlichsten in der prognostischen 
Variablen Eisdicke h aus. Als Beispiel der Wirkung der verschiedenen Advekti- 
onsschemata. auf die Eisdickenverteilung sind die Monatsmittel vom Februar 1987 
(Abb.B.3) und vom August 1987 (Abb.B.4) zu sehen. 
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Die Eisdickenverteilungen der zentralen Differenzen und der upstream plus 
Anti-Diffusions Methode zeigen eine bessere (~bereinstimmung als es mit dem 
reinen upstream-Verfahren erreicht wird. Das upstream Verfa,hren ist zu diffusiv 
und gibt nicht die beobachteten Eisdicken fÃ¼ die Region des Weddellmeeres wie- 
der. Die deutlichsten Verbesserungen der upstream plus Anti-Diffusions Methode 
sind zum einem die immer positiv definierten Eisdicken und zum anderen die 
bessere Sommereisausdehnung (vgl, B.3 und 4.5). Vor der antarktischen KÃ¼st 
Ã¶stlic dem Null-Meridian existiert weitaus weniger und dÃ¼nnere Eis. A d e r -  
dem ist das Eisvolumen sowohl im Maximum als auch im Minimum reduziert. 
Dieser Effekt ist a,ber erwiinscht, da das zentrale Differenzen Schema aufgrund 
der Ãœberscl~win~e ein zu grofles Eisvolumen. erwarten lÃ¤flt 
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Abbildung B.3: Simulierte Eisdicke h fÃ¼ den Februar 1987 m i t  unukrschiedlicher 
numerischer Realisierung d e r  Advektion. ( a )  zentrale Differenzen, (b) reines up- 
stream Schema,  ( C )  upstream Schema plus Anti-Diffusion. KonhI ' i l~ ter7 ;~ l l  gleich 
0.5 m 



Abbildung B.4: Analog zu Abb.B.3 fÅ̧  den  August 1987. 
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