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Zusammenfassung

Zusammenfassung

Gegenwirtig wird der Einflul des Meereises auf die globale Ozeanzirkulation
als Randbedingung an der Meeresoberfliche mit verschiedenen Meereis-Ozean
Modellen untersucht. In der hier vorgestellten Arbeit wird dieses Ziel durch
Vergleich von Beobachtungen mit einem Meereismodell realisiert. Dazu wird
ein optimiertes dynamisch-thermodynamisches Meereismodell fiir das Weddell-
meer mit einem ein-dimensionalen ozeanischen Deckschichtmodell gekoppelt, das
mit den atmosphérischen Antriebsdaten der globalen Analysen des Européischen
Zentrums fiir mittelfristige Wettervorhersagen (ECMWEF) fir die Jahre 1986 und
1987 betrieben wird.

Mit Hilfe von Sensitivititsstudien wird der Einflufl verschiedener atmosphari-
scher Antriebsparameter und numerischer Modellparameter untersucht, um die
bendtigten Genauiglkeiten bei der realistischen Simulation des Meereises quanti-
fizieren zu konnen. Die Lufttemperatur und der Wind sind diejenigen Randbe-
dingungen, die hohe Anforderungen an die Genauigkeit erfiillen miissen, um gute
Ubereinstimmungen zwischen den Modellergebnissen fiir die Eisdicke, Eiskonzen-
tration und Driftgeschwindigkeit mit den Beobachtungen zu erzielen. Ferner zeigt
sich, dafl die Nettogefrierrate, die den wichtigsten Einflufl des Meereises auf den
Ozean darstellt, im wesentlichen durch die Starke und Struktur des Windfeldes

bestimmt wird.

Das optimierte Meereismodell zeigt gute Ubereinstimmungen mit den Eis-
konzentrationen, die aus den Analysen der Fernerkundungsdaten von passiven
Mikrowellensensoren bestimmt werden. Vergleiche zwischen Modellergebnissen
und Driftbojen ergeben, dafl die Driftgeschwindigkeit nur wihrend verschiede-
ner kurzer Perioden durch die freie Drift beschrieben werden kann. Iiir téglich
wechselnde atmosphédrische Antriebsdaten miissen jedoch Deformationsprozesse
im Meereis beriicksichtigt werden, um realistische Geschwindigkeitsverteilungen

zu erzielen.

Die Berticksichtigung eines Schnee-Eis-KKonversionsprozesses fithrt zur Bil-
dung meteorischen Eises mit einer ausgepragten raumlichen Struktur. Vergleiche
mit MeBdaten aus Eiskernprofilen erlauben dabei Abschitzungen iiber die mitt-
lere winterliche Niederschlagsrate, die bisher nicht bekannt ist.

Ferner wird der Einflu} eines erhdhten ozeanischen Warmeflusses untersucht,
der in besserer Ubereinstimmung mit Beobachtungsdaten ist und sich durch ge-
eignete Anderung der Einmischungstiefe im ein-dimensionalen Deckschichtmodell

ergibt.



Summary

Summary

The role of the sea ice in determining the boundary conditions at the sea surface
and its influence on the global ocean circulation is presently investigated with
several sea ice - ocean models. In the thesis presented here this investigation
is carried out through a comparison between observations and sea ice model
results. An optimized dynamic-thermodynamic sea ice model for the Weddell Sea
is coupled to a one-dimensional mixed layer model and is forced with atmospheric
boundary conditions from the global analyses of the European Centre for Medium
Range Weather Forcasts (ECMWTF) for the years 1986 and 1987.

From sensitivity studies the influence of different atmospheric forcing and
model parameter is examined to quantify the required accuracy for a realistic
simulation of the sea ice. Especially air temperature and wind field have to be
known to a high accuracy in order to produce a good correspondence between
model results sea ice observations. Furthermore it is shown that the net free-
zing rate, which represents the most important boundary condition for the polar
ocean, is essentially determined by the strength and structure of the wind field.

The optmized sea ice model shows a good agreement with sea ice concen-
trations, which were analysed by remote sensing data from passive microwave
sensors. Comparison between model results and buoys drift data suggests a free
drift solution for the ice drift speed only for short time periods. For daily varying
atmospheric forcing data deformation processes have to be considered Lo reach a
realistic distribution of the drift speed.

The inclusion of the snow-ice-conversion process leads to the formation of
meteoric ice with a pronounced spatial distribution. Comparison with measure-
ments from sea ice cores allows a rough estimation of the average precipitation
rate in wintertime, which is not well known.

Furthermore the influence of a increased oceanic heat flux is examined. A
better correspondence (o observations is obtained by a modification of the depth
of the entrainment zone in the one-dimensional mixed layer model.






Kapitel 1

Einleitung

1.1  Hintergrund der Meereismodellierung

s+ - Diese Eismassen sind von seltsamer Natur.
Sie liegen zuweilen so still wie moglich, mit abge-
sonderten Waken (norddt.; Offnung in der Eis-
decke) oder groBen Fjorden: aber mitunter ist
ihre Fahrt so stark und reiBend, daB sie nicht
langsamer gehen als ein Schiff, welches giinsti-
gen Wind hat, und sie treiben ebenso oft gegen
den Wind als mit demselben. “

(Fridtjof Nansen, 1898)

Schon die Erkenntnisse der Polarexpeditionen Ende des letzten Jahrhunderts
spiegelten die vielféltige Wechselwirkung des Meereises mit den angrenzenden
Fluiden der Atmosphére und des Ozeans wieder. Mit dem Einsetzen der Erfor-
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schung globaler Klimaprozesse ist die Fragestellung dieser Wechselwirkung in den
letzten Jahren von steigendem Interesse.

Das Meereis bedeckt bis zu 10% der Erdoberfliche und spielt bei der Be-
trachtung als Komponente des Klimasystems {Atmosphére-Kryosphare-Ozean-
Biosphéare) eine bedeutende Rolle. Grofie Gebiete des polaren Ozeans werden
von einer variablen diinnen Eisschicht bedeckt, die sich aus gefrierendem Meer-
wasser und akkumulierendem Schneefall bildet. An der Grenzschicht zwischen
Ozean und Atmosphire wirkt das Meereis als verstarkender Reflektor auf die
Strahlungbilanz an der Erdoberfliche, da das Verhaltnis von ausfallender zu ein-
fallender Strahlung ( die sog. Albedo) beim Meereis sehr viel gréfier als beim
Wasser ist. Deshalb kommt es durch die Meereisbedeckung an der Erdoberfliche
zu einer Reduktion der absorbierten einfallenden kurzwelligen Strahlung. Zu-
gleich wirkt das Meereis als trennende Schicht zwischen der Atmosphére und dem
Ozean und unterdrickt somit entscheidend den Austausch von Impuls, Warme
und Substanzen.

Der Einflufl des Meereises auf den polaren Ozean wird im wesentlichen durch
die Eisbildung, die Eisausdehnung 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 entscheidenen Grundlagen bei den klimatischen Untersuchungen der polaren
Regionen. Das Gefrieren von Meereis fithrt zu einem Salzeintrag in den Ozean,
was 11.a. Konvektionsprozesse zur Folge hat, wahrend das Schmelzen von Meer-
eis einen Siiflwassereintrag bewirkt, welches eine Stabilisierung der ozeanischen
Deckschicht bewirkt. Die Eisbewegung erzeugt eine raumliche Trennung der be-
schriebenen thermodynamischen Prozesse; dies hat zur Folge, dafl die Gebiete des
Gefrierens und Schmelzens zu einem Ungleichgewicht im vertikalen ozeanischen
Salzfluf fithren, was wiederum einen bedeutenden Einflul auf die grofirdumige
Ozeanzirkulation hat.

Die Meereisbedeckung des Siidpolarmeeres, die gréfite zusammenhangende
der Erde, unterliegt einer starken jahreszeitlichen Variabilitdt. Der ausgeprigte
saisonale Zyklus des Meereises zeigt eine starke Veranderlichkeit gegeniiber Ande-
rungen in den Randbedingungen der Atmosphdre und des Ozeans.

Die Simulation derartiger Prozesse ist eine der Hauptaufgaben der Meereismo-
dellierung. Als Konsequenz der angestrebten Kopplung von Atmosphéire, Ozean
und Meereis in grofiskaligen Zirkulationsmodellen miissen die physikalischen Ei-
genschaften des Meereises in der Meereismodellierung beriicksichtigt werden, um
die globalen Prozesse im System Atmosphére-Meereis-Ozean angemessen zu si-
mulieren. Die Hierachie der Modelle reicht von reinen Meereismodellen iiber
Meereis-Ozean, Meereis-Atmosphére bis zu Meereis-Ozean-Atmosphire Model-
len. Zum heutigen Stand der Forschung werden in dieser Arbeit Modellstudien
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durchgefiihrt, die in erster Linie die Optimierung des Meereisinodells beinhal-
ten, um moglichst realistisch die zwischenjéhrlichen und jahreszeitlichen Variabi-
lititen des Meereises beschreiben zu konnen.

Hauptséachlich werden in der Meereismodellierung Prozefstudien angestrebt,
die z.B. den Irischwasserzufluff (Schmelzprozesse vom Meereis) in die Ozeane un-
tersuchen. Weiterhin ist die hohe Sensitivitat der polaren Regionen gegeniiber
Erhshungen des C'O,-Gehaltes eine offene Frage in den Klimastudien, da zu ent-
scheiden ist, was ursachlich dafiir verantwortlich ist (z.B. ungeniigende Wieder-
gabe der Zirkulation oder zu vereinfachende Darstellung der Meereiskomponente).
In diesem Zusammenhang ist das Wissen iiber die geforderte Genauigkeit der
Anregungs- und Modellparameter von zusatzlicher Bedeutung, um so die rele-
vanten Riickkopplungsprozesse des Klimasystems zu verstehen,

Bisher fanden nur sehr einfache Aspekte des Meereises Eingang in die nu-
merischen Klimastudien. Zum gegenwértigen Zeitpunkt werden Teilaspekte der
Wechselwirkung zwischen Eis, Ozean und Atmosphére in Simulationsstudien un-
tersucht, um so die wesentlichen dynamischen und thermodynamischen Prozesse
des Meereises fiir ein voll gekoppeltes Klimamodell zu nutzen.

1.2 Modellansatze

Die Analysen der langjahrigen Beobachtungen in den Polargebieten haben ge-
zeigt, daff die numerische Simulation des Meereises in erster Linie auf thermody-
namischen und dynamischen Prozessen beruht. Diese Prozesse sind mit unter-
schiedlicher Gewichtung und Realisierung in den grofiskaligen Meereismodellen
integriert.

Bei der thermodynamischen Beschreibung des Meereises haben sich die Be-
rechnungen des Eiswachstums durch [Sem76] und [Par79] als gute Niherung bei
der Energiebilanz in der grofiskaligen Meereismodellierung erwiesen. Die unzu-
reichenden Ergebnisse beziiglich der Eisdickenverteilung bei thermodynamischen
Meereismodellen (z.B. [Par79]) fithrten zu der Notwendigkeit, dynamische Pro-
zesse bei der Simulation des Meereises in Betracht zu ziehen. Durch die Berfick-
sichtigung eines Kraftegleichgewichtes, das die Annahme eines viskos-plastischen
Deformationsverhaltens des Meereises einschlieft, konnte die numerische Simu-
lation zu einem dynamisch-thermodynamischen Meereismodell erweitert werden
[Hib79]. Die Meereismodellierung fithrt gegenwértig durch die Beriicksichtigung
sowoh! dynamischer, insbesondere durch die rheologische Beschreibung des Meer-
ecises, als auch thermodynamischer Prozesse zu den besten Ergebnissen.
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Durch die Modellierung der rheologischen Eigenschaften des Meereises kénnen
Deformationsprozesse simuliert werden, die eine wichtige Rolle im Austausch zwi-
schen Atmosphére und Ozean spielen. Deformationsprozesse (z.B. Eisriickenbil-
dung) beeinflussen die Eisdickenverteilung in weiten Bereichen der polaren Ge-
biete. Gleichzeitig kommt es durch die Deformationen zur Bildung von offenen
Wasserflachen, in denen Neueisbildung moglich ist. Dieses neue diinne Eis wachst
dabei thermodynamisch schneller, als es dem dicken Eis moglich ist. Offene Was-
serflachen (zum Teil als Rinnen) sind auch in Wintersituationen anzutreffen und
beeinflussen lokal die Warmebilanz iiber dem Meereises. Weiterhin wird durch
die Meereisdrift lateral Warme von den Schmelzgebieten (Warmesenke) in die
Produktionsgebiete (Warmegquelle) transportiert.

Bei der Rheologie des Meereises fithrt die viskos-plastische Beschreibung
[Hib79] zu erfolgreichen Ergebnissen. Andere Ansitze (z.B. das Cavitating Fluid
Modell [F1la92]) sind numerisch weniger aufwendig, jedoch nicht unbedingt zur
vollstandigen Beschreibung des Meereises geeignet. Das Cavitating Fluid Modell
etwa berlicksichtigt nur Deformationen unter konvergenten Bedingungen. Far
das Hibler-Meereismodell im Weddellmeer hat sich gezeigt [Har94], dafi Scherde-
formationskrifte einen iiberwiegenden Anteil an den Deformationskraften haben
und somit Beriicksichtigung in der numerischen Meereismodellierung finden soll-
ten.

Das dynamisch-thermodynamische Meereismodell von Hibler [1979] wurde fiir
das Gebiet des Weddellmeeres angewandt und mit einigen wenigen punktuellen
Geschwindigkeitsmessungen von Drifthojen verglichen [Hib83], wobei diese Mo-
dellsimulation zu Ergebnissen fithrte, die der Realitét einigermaflen nahe kommt.
Die Meereisdrift zeigt im Mittel eine zyklonale Zirkulation (Weddellwirbel), so
dafi die Eisdicke durch Eispressungen im westlichen Gebiet des Weddellmeeres
zur antarktischen Halbinsel hin ansteigt.

Das angesprochene Meereismodell [Hib83] wurde um die Schneeauflage, in
Anlehnung an die thermodynamischen Prozesse von [Par79], erweitert [Lem90,
Owe90]. Dies hat eine Abnahme der Eisdicke aufgrund des gednderten Reflek-
tionsverhaltens der Oberfliche und des Isolierungseffektes durch die geringere
Warmeleitung der Schneeauflage zur Folge. Weiterhin wurde der ozeanische
Wirmeflufl nicht durch eine konstante Randbedingung (im Gegensatz zu den
Simulationen von [Par79, Hib79]) wiedergegeben, sondern prognostisch durch ein
eindimensionales Deckschichtmodell [Lem87] bestimmt, welches eine rdumliche
und zeitliche Variation des ozeanischen Warmeflusses erméglicht. Dieser Modell-
ansatz wurde erfolgreich auf ein Meereismodell fiir den siidlichen Ozean erweitert

[Sto90].

Der atmosphérische Antrieb wurde sowohl klimatologisch als auch mit tagli-
chen Zeitschritten in den obigen Modellrealisierungen verwendet. Bei den tégli-
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chen atmospharischen Antriebsdaten haben sich die Ergebnisse der numerischen
Wettervorhersagemodelle als gute Eingangsparameter fiir die Meereismodellie-
rung erwiesen. Sensitivitdtsstudien, die unterschiedliche Ansitze bei der Para-
metrisierung der unteren atmosphéarischen Grenzschicht beriicksichtigen, haben
die Anwendbarkeit der atmosphérischen Antriebsparameter bestitigt [Sto92a].

1.3 Modelloptimierung und -verifikation

Ein Vergleich von Ergebnissen der Meereismodelle mit Verifikationsdaten kann
nur punktuell und fir beschrinkte Zeitraume durchgefiihrt werden. Um die Qua-
litdt der Modellergebnisse beurteilen zu kénnen, sind derartige Vergleiche aber
unerldsslich. In den letzten 20 Jahren stehen durch intensive Messungen und Be-
obachtungen Datenséitze zur Verfiigung, die fiir ein Meereismodell mit taglichem
Zeitschritt genutzt werden kdnnen. Insbesondere die Fernerkundungsdaten der
letzten Jahre bieten hier die Moglichkeit einer hesseren raumlichen und zeitlichen
Abdeckung der Meereisgebiete mit Beobachtungsdaten. Aufgrund der Verfiighar-
keit der atmosphéarischen Antriebsfelder durch Analysen der numerischen Wetter-
vorhersagemodelle sind detaillierte Simulationsstudien bei sich taglich &ndernden
Meereishbedingungen méglich.

Zum gegenwdrtigen Zeitpunkt sind die Meereismodelle als Vorstudien fiir die
angestrebte vollstandige Kopplung an Zirkulationsmodelle 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, die Sensitivitadt des Meereismodells beziiglich der
atmophérischen Randbedingungen naher zu untersuchen. Weiterhin sollen Mo-
dellparameter durch vergleichende Messungen angepasst und verifiziert werden.
Hier sind vor allem die Modellparameter zu nennen, die einen grofien Einfluf} auf
das dynamische Verhalten des Meereises haben, da aufgrund der Trajektorien
von Driftbojen ein Vergleich mit den prognostizierten Modellergebnissen moglich
1st. Das optimierte Meereismodell zeigt somit Ansdtze auf, die in der numeri-
schen Modellierung bei der weitergehenden Kopplung zwischen Ozean-Meereis-
Atmosphére Anwendung finden kénnen. Das Zusammenspiel zwischen der Verifi-
kation und der Optimierung der numerischen und physikalischen Prozesse bilden
dabei die Grundlage zu dieser Arbeit.
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1.4 Uberblick

Im Kapitel 2 der Arbeit werden die wesentlichen Parametrisierungen der Modell-
physik erldautert und die Kopplung des Meereises an die Atmosphére und den
Ozean beschrieben. Weiterhin werden die spezifischen Merkmale des Meereismo-
dells, die dieser Anwendung zugrunde liegen, niher ausgefiihrt.

Auf das Datenmaterial, das die Verifikationsdaten fiir die Modellergebnisse
liefert, wird im 3. Kapitel eingegangen.

Im Kapitel 4 werden Sensitivitatsstudien durchgefiihrt, die die Abhangigkeit
der prognostischen Variablen des Meereismodells vom atmospharischen Antrieb
und den Modellparametern aufzeigen. Die notwendigen Anforderungen an die
Genauigkeit der atmosphirischen Antriebsparameter werden bestimmt, um die
Zuverlassiglkeit fiir die Meereismodellierung zu priifen.

Als Konsequenz der Ergebnisse des Kapitels 4 stellt Kapitel 5 vergleichende
Untersuchungen zwischen dem atmosphérischen Antriebsfeld der Lufttemperatur
von Analysen des ECMWF und Driftbojenmessungen vor.

Im Kapitel 6 wird ein Verfahren vorgestellt, das die wichtigsten dynamischen
Modellparameter dahingehend optimiert, dal 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 thermodynamischen Auswirkungen
auf das Meereis.

Abschlieend werden in Kapitel 8 die Folgerungen fiir das Meereismodell dis-
kutiert und ein Ausblick iiber die zukiinftigen Aktivitaten in Bezug anf die Meer-
eismodellierung gegeben, um so die Erkenntnisse iiber die, schon von F.Nansen
beschriebene, ,seltsame Natur“des Meereises zu erweltern.



Kapitel 2

Meereismodell

2.1 Physik des Meereismodells

2.1.1  Physikalischer Zusammenhang

Die Beschreibung des Meereises in der numerischen Modellierung beriicksichtigt
sowohl thermodynamische als auch dynamische Prozesse. Der Transport des Ei-
ses wird durch eine Balance, der auf das Meereis wirkenden Krifte, ausgedriickt.
Hierbei werden die relevanten Kréafte berticksichtigt und Parametrisierungen fiir
die einzelnen Terme eingefihrt. Ein vollstindiges dynamisch-thermodynamisches
Meereismodell besteht im wesentlichen aus vier Komponenten, die sich beschrei-
ben lassen durch:

I. eine Impulsbilanz, die u.a. die rheologischen Eigenschaften des Meereises
beriicksichtigt und die Driftgeschwindigkeit des Meereises bestimmt.

2. eine Energiebilanz an der Oberfliche, die die Strahlungsbilanz, den sensi-
blen und latenten Warmeflul und die Warmeleitung durch das Eis beriick-
sichtigt. Ausgehend von den atmosphérischen Anregungsdaten wird hier-
durch die Oberflichentemperatur des Meereises bestimmt.
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3. ein Modell fitr die Warmeleitung, das den Warmestrom durch das Eis und
den Schnee durch die berechnete Oberflichentemperatur und der vorgege-
ben Ozeantemperatur bestimmt.

4. eine Bilanz fiir die Masse von Eis und Schnee und fiir den Bedeckungsgrad
(eisbedeckter Anteil pro Fliche), die unter Beriicksichtigung der Driftge-
schwindigkeit (Punkt 1) und den Gefrier- und Schmelzraten (Punkt 2 und
3) die neuen Eis- und Schneedicken sowie den Bedeckungsgrad bestimmt.

2.1.2 Impulsbilanz

In guter Niherung lafit sich das Meereis grofiskalig als zwei-dimensionales Kon-
tinuum beschreiben. In kartesischen Koordinaten ist die Impulsbilanz des Meer-
eises in einer zwel-dimensionalen Ebene dann wiedergegeben durch

mD ‘
leu =-—mfkxu+7,+7, ~mgVH+F (2.1)
wobei g; = % +1u-V die totale Zeitableitung, m die Eismasse pro Einheitsflache,

k der Einheitsvektor senkrecht zur Oberfliche, u die Geschwindigkeit des Meer-
eises, f der Coriolisparameter, g die Erdbeschleunigung und H die Meereso-
berflachentopographie [Hib79] reprisentieren. Der Beschleunigungsterm auf der
linken Seite von (2.1) ergibt sich aus der Summe der Corioliskraft (—m fk x u),
der Schubspannung des Windes (7,), der Schubspannung des Ozeans (7,,), der
Oberflachenneigung(mgV H) und den internen Kriften F im Eis. Die Schub-
spannungen des Windes und des Ozeans sowie die internen Spannungen sind die
dominaten Terme in (2.1} und nahezu von der gleichen Gréfienordnung.

Die Schubspannungen des Windes und des Ozeans werden als ntegrale
atmosphirische Randbedingungen mit konstantem Drehwinkel bestimmt, z.B.
[McP80]. Fiir den Ozean gilt somit

Tw = putuw]Uxy — 0| [(Uy —u)cos© + k x (Uy — u) sin O] (2.2)
analog gilt fiir die Atmosphére
To = paca|Ual {Uacos® + k x Uy sin @] (2.3)
mit

pw = Dichte des Ozeans
pe = Dichte der Atmosphire
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Uy = Ozeanische Stréomungsgeschwindigkeit

U, = Windgeschwindigkeit

¢y = ozeanischer Schubspannungskoeffizient

c¢o = atmosphérischer Schubspannungskoeffizient
® = Drehwinkel fiir den Wind

©@ = Drehwinkel fiir die ozeanische Stromung

Die dimensionslosen Schubspannungskoeffizienten ¢, und ¢, werden raum-
lich und zeitlich als konstant angesehen. Der Drehwinkel fiir die geostrophische
Strémung @ betragt —25°, wahrend der Drehwinkel & = 0° gesetzt wird, da
der Wind als Bodenwind angenommen wird (siehe z.B. Kapitel 2.4 oder auch
[Sto92a]). Fiir die Atmosphire (vgl. 2.3) kann die Relativgeschwindigkeit zwi-
schen der Eisdrift und der Windgeschwindigkeit vernachlissigt werden, da im
allgemeinen [Uy| >> [u] gilt.

Die internen Krifte F werden durch die Divergenz des zwei-dimensionalen
Schubspannungstensors o ausgedriickt.

adz‘j

B=Y (2.4
Der Spannungstensor ¢ wird als Funktion der Eisdicke h;, der Eiskonzentration
A und des Tensors der Deformationsraten é beschrieben, wobei é durch die Gra-
dienten der Driftgeschwindigeit des Meereises gegeben ist. Das Materialverhalten
des Meereises wird fiir kleine Deformationsraten als linear-viskose kompressible
Flissigkeit und fir gréfle Deformationsraten durch ein plastisches Verhalten reali-
stisch interpretiert [Hib79]. Ausgehend von diesem Verhalten 148t sich das Meer-
eis durch ein viskos-plastisches Fliegesetz beschreiben, welches eine modifizierte
Form des nicht-linearen Fliefigesetzes fir eine Fliissigkeit ist

oi; = 2né; + |(C =)D ém — P/2| &5 (2.5)
k

wobei die Diagonale des Deformationsratentensors ¢ die Divergenz der Meereis-
drift darstellt und ¢ als Kompressionsviskositat und n als Scherviskositit bezeich-
net wird. P/2 ist der statische Druck, der als eine Funktion der Meereisdicke £;
und des Bedeckungsgrades A angesetzt wird [Hib79]

P = P hjexp(—C(1 — A)) (2.6)

wobel P* und C als dynamische Eisfestigkeltsparameter anzusehen sind. In (2.6)
gibt P die maximal erlaubte Spannung an, bei der die Deformation einsetzt. Bei
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der zwei-dimensionalen Betrachtungsweise wird diese Bruchgrenze durch eine so-
genannte FlieBkurve (siehe z.B. [Mel86]) beschrieben, die in der Ebene der Haupt-
spannungskomponenten von o angesetzt wird. Aus den Hauptkomponenten des
Spannungstensors lassen sich fiir diesen Ansatz die Viskositdten bestimmen

P
T o 2.7
= 5% (2.7)
und
¢
== (2.8)
mit
-2 -2 L é, .o 1 3
A= (e ége)(1 6_2) + 422; + 2€11é02(1 — 6—2) (2.9)

wobei ¢ die Exzentrizitat der elliptischen Fliefikurve, also das Verhdltnis der
Kompressions- zur Scherviskositit bestimmt. Da die Viskosititen in (2.7) und
(2.8) fur sehr kleine Deformationsraten unverhaltnisméfig groff werden, miissen
sie durch einen maximalen Wert begrenzt werden

Cm ax

e?

Conae = (2,5 x 10%5)P und I

(2.10)

Aufgrund dieser Modellanahmen fiir das Fliefiverhalten des Meereises, verblei-
ben drei empirische Parameter (e, P* und C'), die durch Vergleiche mit Mefidaten
naher bestimmt werden miissen.

2.1.3 Thermodynamik

Der thermodynamische Anteil des Meereismodells basiert auf der Energiebilanz
iber dem eisbedeckten und eisfreien Teil der Gitterzelle. Die Energiebilanz {iber
dem Meereis 148t sich wie folgt berechnen [Sem76, Par79] (Flisse in die Oberfliche
werden als positiv angenommen )

Fnet = FH+FL+Fsl”FST+FZi“ET+Fcon
Fot P, (2.11)

mit
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Foet = netto Energieflufl

Fy = sensibler Warmeflufi

Fr, = latenter Warmefluf}

F,] = Fluf der kurzwelligen Einstrahlung
F,1 = FluB der kurzwelligen Ausstrahlung
£yl "= Fluf} der langwelligen Einstrahlung
ET = Flufl der langwelligen Ausstrahlung

Feo = Lkonduktiver Warmeflufl
F, atmosphérischer Warmeflufl

Fir das offene Wasser 1a8t sich eine dhnliche Bilanz herleiten [Par79]. Die
kurzwellige Gegenstrahlung ;7 wird, als Anteil der kurzwelligen Einstrahlung,
durch die Albedo a an der Erdoberfliche ausgedriickt, wobei die Albedo auf-
grund der Oberflicheneigenschaften (Schnee oder Eis, Schmelzen oder Gefrieren)
varilert.

Die Strahlungsfliisse werden analog zu Parkinson und Washington [1979] aus
astronomischen Parametern und atmosphérischen Variablen, wie Lufttempera-
tur, Feuchte, Luftdruck und Bewélkung abgeleitet. Die kurzwellige Einstrahlung
(solarer Anteil) F,|, reduziert um den Anteil der Wolkenbedeckung [Lae60], be-
rechnet sich nach einer empirischen Gleichung von [Zil72] aus

S cos* Z

Ll = - 0.6 CP*) (2.12
£l (cos Z 4+ 2.7)e x 105 + 1.085cos Z + 0.1 (1-06CF) (2.12)

mit

S = Solarkonstante = 1353 W/m?

aktueller Dampfdruck

solarer Zenitwinkel

Cl = Bewdlkung im Wertebereich von 0 his 1

M
I

N
il

Der Nettobetrag der kurzwelligen Strahlung ergibt sich somit aus
Fret = Fol(1—a) (2.13)

Die langwellige Einstrahlung F;] wird fiir jeden Zeitschritt nach einer Gleichung
von [Ids69] und einem Wolkenfaktor [Mar66] bestimmt

Fl = ol {1 — 0.26leaxp—T7.77 x 107*(273 — TQ)Z] (1+0.275 CI) (2.14)

mit
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= Stefan Boltzman Konstante = 5.6710~% Wm 2K 4
Lufttemperatur an der Oberflache

QH‘ Q
\

Mit dem Stefan Boltzman Gesetz wird die langwellige Ausstrahlung 771 als Funk-
tion der Oberflichentemperatur 7, ausgedriickt, so daf sich die Bilanz der lang-
welligen Strahlung ergibt aus

F = e (Fy | —aTH (2.15)

mit
es = Langwellige Emissivitat = 0.97

Die turbulenten Flisse (latenter und sensibler Anteil) werden iiber Standardfor-
meln berechnet. Der sensible Warmeflul F3; ergibt sich aus der Temperaturdif-
ferenz in der unteren Luftschicht

Frp = pucpCr|Ual(T, — T) (2.16)
mit
pa = Dichte der Luft am Boden = 1.3 kgm™
¢, = spezifische Warmekapazitit = 1004 Jkg 1K1
Cy = Warmeaustauschkoeffizient = 1.75 x 1073
U, = Windgeschwindigkeit

In Analogie zu (2.16) wird der latente WarmefluB Fy, aus der Differenz der Feuchte
in der bodennahen Grenzschicht bestimmt aus

Fp = p.LCs|Ual(q10m — ¢5) (2.17)

mit

L = Verdampfungswirme (= 2.5 x 10%)
oder Sublimation (= 2.834 x 10%) Jkg—1
CEk Warmeaustauschkoeffizient, gleicher Wert wie Cy
giom = spezifische Feuchte in 10m
s spezifische Feuchte an der Oberfliche
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wobei sich die spezifische Feuchte aus einer empirischen Gleichung fiir den Satti-
gungsdampfdruck, sowohl iiber dem Meereis als auch iiber dem offenen Ozean,
bestimmt.

Der noch verbleibende konduktive Warmefluf F.., in (2.11) beschreibt
die Warmeleitung durch das Eis. Als Ansatz dient hier das sogenannte 0-
Schichtenmodell [Sem76], welches in der Vertikalen ein lineares Temperaturprofil
im KEis wie auch im eventuell vorhandenen Schnee voraussetzt. Mit diesen Mo-
dellannahmen kann die Temperaturdifferenz zwischen den einzelnen Grenzflachen
berechnet werden. Da die Speicherung von Warme im Eis bzw. Schnee ver-
nachlissigt wird, ist der Warmeflufl durch das Eis gleich dem Warmeflufy durch
den Schnee zu setzen

K K
Ti—-T)= = (T -T)— 2.18
(T-T)E = (1 -T) (218)
mit

k; = Warmeleitfahigkeit von Eis

ks = WaAarmeleitfdhigkeit von Schnee

Ty = Gefriertemperatur von Meerwasser >~ —2°C'

T; = Temperatur an der Grenzflaiche Schnee/Kis

T, = Temperatur an der Schneeoberfliche

h; = Eisdicke

he = Schneedicke

Aus der Bedingung von (2.18) bestimmt sich der konduktive Warmeflufi durch
Schnee und Eis als
(T — T
FCOTL = % (2.19)

wobei fiir die effektive thermodynamische Eisdicke A7 gilt

B o= bt by (2.20)

Ks
Die Eisdicke in (2.20) berticksichtigt somit den [solationseffekt der Schneeauflage.

Um einer realistischen Eisdickenverteilung innerhalb einer Gitterzelle nahe
zu kommen, werden subskalig sieben gleichverteilte Eisdicken eingefiihrt [Hib84],
die von 0 bis zur doppelten mittleren Eisdicke reichen. Pro Zeitschritt werden
die Wachstumsraten fiir jede der sieben Kisdickenkategorien berechnet, die als
Summe die gesamte Wachstumsrate ergeben.
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Die noch zu bestimmende Oberlachentemperatur 7T ergibt sich aus der Ener-
giebilanz an der Schnee/Eis Oberflache (sieche 2.11) und wird iterativ bestimmt.
Hierbet sind die Félle des Schmelzens und Gefrierens zu unterscheiden. Liegt T
unterhalb der Gefrierpunktstemperatur von Schnee und Eis (gleich 0°C), so ist
die Eisdickendnderung gegeben durch den Warmeflul innerhalb des Eises (Fon)
reduziert um den Anteil des ozeanischen Warmeflusses (F),). In diesem Fall muf
weiterhin noch nach dem basalen Schmelzen oder Gefrieren unterschieden werden,
je nachdem ob die Oberflichentemperatur unterhalb (Gefrieren) oder oberhalb
(Schmelzen) der Gefrierpunktstemperatur des Meerwasseres 7 liegt. Beide Fille
lassen sich in der Eisdickenédnderung wie folgt charakterisieren

Feon—Ip i :
B = { Feare > () wenn T, < Ty (2.21)

Eﬂ";’i—& <0 wenn 0°C > T, > 1Ty

Fiir den Fall, daf§ T, > 0°C ist, findet sowohl basales Schmelzen als auch Schmel-
zen an der Oberfliche statt und es wird T = 0°C' gesetzt. Unter Berticksichtigung
dieses Falles sowie den Féllen aus (2.21) ergibt sich fiir die gesamte thermodyna-
mische Anderung der Eisdicke

: Fo + F,

hy = 1ol 2.22

1 P (2.22)
mit L = Schmelzwirme des Eises (siehe 2.17) und p; = Dichte des Eises.

Ein Vergleich der thermodynamischen Strahlungsgréfien mit Messungen ist in
dem in dieser Modellstudie gewahlten Zeitraum nicht moglich, da keine Strah-
lungsmessungen durchgefiilhrt wurden. Zum generellen Verstindnis der thermo-
dynamischen Berechnung im Meereismodell sei auf den Anhang A verwiesen, wo
ein Vergleich zwischen einem eindimensionalen thermodynamischen Meereismo-
dell und Strahlungsmessungen die Auswirkung der thermodynamischen Formu-
lierung aufzeigt.

2.1.4 Schnee-Eis-Konversion

Durch die Beriicksichtigung des Schnees in der Thermodynamik des Meereismo-
dells [Owe90] ist es von besonderer Wichtigkeit, die Wechselwirkung von Schnee
und Eis in Betracht zu ziehen. Als Quelle fiir den Schnee ist der Niederschlag
anzusehen, der durch eine Konstante von 0.35 m/Jahr Regenwasser angesetzt
wird. Flir antarktische Gebiete ist das sogenannte Fluten der Eisschollen ein oft
zu beobachtendes Phénomen [Eic94]. Aufgrund der Schneelast kann es bel den
Eisschollen zu einem negativen Freibord kommen, infolge dessen sich Wasser in
der Grenzschicht zwischen Schnee und Wasser sammelt (Flutungseffekt). 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 stammt so-
mit urspriinglich zum Teil aus der Atmosphire und wird als meteorisches Eis

bezeichnet.

Unter Vernachlassigung des eingestromten Wassermenge beim Fluten der Eis-
schollen kann die Schnee-Eis-Konversion nach dem Archimedischen Prinzip be-
stimmt werden [Lep83]. Hiernach ist die verdrangte Wassermenge durch die Saule

von Eis plus Schnee gegeben durch

i]i -s] s
hy = Pt pshs (2.23)
Pw
mit
pw = Dichte von Wasser
pi = Dichte von Eis
ps = Dichte von Schnee
h; = FEisdicke
hs = Schneedicke

Fir den Fall, da hy > h; (negatives Freibord) ist, wird h; = he gesetzt und die
Schneedicke by um den dquivalenten Anteil reduziert

Ahy = (hi+ hg)2 (2.24)
P

5

Der schematische Prozefl der Schnee-FEis-Konversion ist in Abb.2.1 zu sehen, wo-
bei das linke Bild den Zustand vor der Konversion und das rechte Bild den Zu-
stand nach der Konversion darstellt.
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vorher nachher
Schnee Schnee
/_\\__//" j_\_f

Meereis

h pius
d meteorisches
Eis
Meereis

Abbildung 2.1: Vertikaler Schnitt durch eine Eisscholle zur schematischen Dar-
stellung des Schnee-Fis-Konversionsprozesses vor (linkes Bild) und nach (rechtes

Bild) der Konversion.



2.1 Physik des Meereismodells

17

2.1.5 Erhaltungsgroéflien

Thermodynamische Anderungen lassen sich durch Erhaltungsgleichungen fiir die
mittlere Eisdicke (%;), die Schneedicke (%,) und die Eiskonzentration (A) berech-
nen [Owe90]

hi = —V. (k) + S+ Spiss (2.25)
A = =V - (aA)+ 5S4+ Spifs + Sop (2.26)
hs = —V-(uh,) + .5 + Spijs (2.27)

wobel A < 1 ist. Der Diffusionsterm Spiss ist klein und wird vornehmlich aus
numerischen Griinden eingefithrt. Der Term S, (siche 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 S,,, in Konsistenz zu (2.6), ausgedriickt durch

Sop = [(&)exp(—C(1 — A)) (2.28)

wobel f(€é) eine Funktion des Tensors der Deformationsraten ¢ definiert. FEin
Vergleich zwischen diesem und einem quadratischen Ansatz (siehe [Hib84]) findet
sich in der Arbelt von [Har94].

S, 54 und S, sind thermodynamische Terme, die das Wachstum des Eises
beschreiben und gegeben sind durch

h: F,

h
Sp=Af(— - - '
S, FE)I0 + (1= A)f(0) ol (2.29)
mit
L - { 0 wenn f(h;/A) <0 und A, >0 (2.30)
1 sonst
o (1 —A)f(0)/he  wenn  f(0)>0
A = 0 wenn f0)y <o
0 wenn Sp >0
+ { ASy/(2h:) wenn Sy <0 (2.31)
~ AN po/ ps wenn T, <0°C
Ss = 0 wenn T, > 0°C
+ { Af(hi[A)pifps wenn [(A7/A) <0 und by >0 g,
0 sonst
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Die Funktion der Gefrierrate f(h) wird durch die effektive Eisdicke A} (siehe 2.20)
gegeben und bestimmt die mittlere Eisdicke h;. Der S Term (siehe 2.29) setzt
sich zusammen aus der Summe der Gefrierraten fiir den eisbdeckten und eisfreien
Teil sowie aus dem vertikalen ozeanischen Warmefiul /,. In (2.30) wird durch T’
sichergestellt, dafl unter atmosphéarischen Schmelzbedingungen zuerst der Schnee
und anschlieffend das Lis geschmolzen wird.

Die Anderungen der Meereiskonzentration werden durch den S, Term (siche
2.31) ausgedrickt, wobel die Gefrierraten fiir dickes ( f(h)) und dinnes Eis (f(0))
unterschieden werden. Das Schlieflen offenen Wassers und der eisfreien Rinnen
(Leads) aufgrund von Gefrierprozessen wird durch den Term (1 — A)f(0)/ho in
(2.31) parameterisiert. Hierzu wird ein Modellparameter hqo eingefithrt [Hib79],
der das Zufrieren der Rinnen mit einer Rate von f(0)/ho verzogert. Schmelz-
prozesse, die die Biskonzentration dndern, werden im zweiten Teil von (2.31)
berticksichtigt. Hierbei wird angenommen, dafl innerhalb einer Gitterzelle eine
gleichméBige Verteilung der Eisdicken zwischen 0 und 2hk;/A vorliegt und diese
jeweiligen Eisdicken mit gleicher Rate schmelzen. Das vertikale Schmelzen be-
stimmt die Abnahme des Bedeckungsgrades in jeder Gitterzelle und somit auch
das laterale Schmelzen.

Die konstante Niederschlagsrate N von 35 em/Jahr wirkt als Quelle fiir den
Schnee, ausgedriickt durch den Sg-Term n (2.32). Ist die Lufttemperatur 7, <
0°C, so fallt der Niederschlag als Schnee auf den eisbedeckten Teil der Gitterzelle,
wihrend der Niederschlag iiber den eisfreien Teil als Frischwassereintrag in die
ozeanische Deckschicht angesehen wird.

2.1.6 Ozeanische Deckschicht

Die ozeanische Deckschicht wird durch ein prognostisches ein-dimensionales Deck-
schichtmodell heschrieben [Lem87], welches fiir das Gebiet des Weddellmeeres
bereits Anwendung in der Kopplung an ein Meereismodell fand [Lem90, Owe90].
Der prognostische ozeanische Warmefluf§ I, wird in diesem Modell durch das
Einmischen von warmen Tiefenwasser in die Deckschicht bestimmt, was im Ge-
gensatz zu fritheren Experimenten mit Meereismodellen (z.B. {Hib79, Par79}) eine
raumliche und zeitliche Variation von Fj, erméglicht.

Basierend auf der Erhaltung von Warme und Salz, einer Bilanz fiir die po-
tentielle Energie sowie Parametrisierungen tiber die Einmischungsfliisse an der
Unterseite der Deckschicht werden fiinf Variable prognostisch bestimmt (Tem-
peratur T, Salzgehalt Sp und Tiefe der Deckschicht zp, sowie die Skalentiefe
der Haloklinen ds und Thermoklinen dr). Die Einmischungsfiisse 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 fiir die
Temperatur 7, und den Salzgehalt S, im Ozean beschreiben durch

) =1Tp .
SO(Z) — SD 0 >z> —zp

To(z) = Ty + (Tp — T}) exp[(z + zp)/dr] } —ip 7> —2

So(z) = Sy + (Sp — Sy) exp[(z + 2p)/ds]
mit
z = Tiefe
zp = Deckschichttiefe
Tp = Deckschichttemperatur
Sp = Salzgehalt der Deckschicht
dr = Skalentiefe der Thermoklinen
ds = Skalentiefe der Haloklinen
zp = Tiefe an der Basis des Ozeans
T, = Temperatur an der Basis des tiefen Ozeans
Sy = DSalzgehalt an der Basis des tiefen Ozeans

Die Einmischungfliisse werden durch eine mittlere Temperatur 7P und einen
mittleren Salzgehalt SP innerhalb einer Mischungszone der Dicke Dy parametri-
siert, die durch Integration von (2.33) gegeben sind. Dies ist eine Erweiterung
des Stufenprofils aus dem Kraus-Turner Modell [Nii77]. In Formeln ausgedriickt
gilt somit

TOD — TD = aT(Tb — TD) and S(P — SD = (Zs(Sb — SD) (234)

und

asrT = 1 -+ dB(ST (eXp(—Dg/dSTT) - 1) (235)
wobel agy in (2.35) den Anteil der Temperatur- und Salzgehaltsdifferenz zwi-
schen der Deckschicht und der Basis des tiefen Ozeans wiedergibt, der wahrend
des Einmischungsvorganges wirksam wird, und dgr der jeweiligen Dicke der Ther-
moklinen und Haloklinen entspricht. Die turbulente Mischungslange Ds wurde
aus der mittleren quadratischen Abweichung zwischen Modell und Daten des Ar-
ctic Iee Dynamics Joint Experiments (AIDJEX) [Lem84] mit Ds = 8m errechnet
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und von der Nordhemisphire auf die siidlichen Polarregionen tibertragen, da der
Mangel an gemessenen Daten fiir diese Regionen zum gegenwértigen Zeitpunkt
keine separate Bestimmung erlaubt. Auf die Abhangigkeit der Modellergebnisse
von der Wahl der Einmischungsldnge Ds wird in Kapitel 7.5 eingegangen.

2.2 Numerik des Meereismodells

Die dynamischen Gleichungen des Meereismodells (2.1), (2.23), (2.26) und (2.27)
werden mittels finiter Differenzen als Anfangswertproblem numerisch geldst.
Bei dem rdumlichen 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 Zustandsgrofien (z.B. Eisdicke) sind gegentiber den
vektoriellen Gréflen (z.B. Driftgeschwindigkeit) um den halben Gitterabstand je
Richtung versetzt. Dieses Gitter erlaubt die rdumliche Variation sowohl der Cie-
schwindigkeiten, als auch der Eisfestigkeit (z.B. der nicht-linearen Viskositaten).
Weiterhin erlaubt diese Gitterform eine weitestgehend massen- und energieer-
haltende Behandlung der Kontinuititsgleichungen (2.25) bis (2.27). Zur Losung
der Impulsgleichung (2.1) wird ein semi-implizites Pradiktor-Korrektor-Verfahren
angewendet, welches die Zentrierung der nicht-linearen Terme in den internen
Eisspannungen erméglicht. Bei diesem Verfahren werden pro Zeitschritt zwei Re-
[axationslésungen bendtigt. Bei der dynamisch-thermodynamischen Kopplung
(2.25) bis (2.27) werden die Geschwindigkeitskomponenten v und v mit einem
Vorwiarts-Riickwérts Verfahren (leap-frog) [Mes76] integriert.

Fiir eine ausfithrliche numerische Beschreibung des Meereismodells sei auf
die Arbeiten von [Hib79] (hier insbesondere der Anhang A) und auf [Sto92h)

verwiesen.
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Abbildung 2.2:  Schematische Struktur des geschachtelten Modellgitters
(Arakawa-B), welches die Eisdicke H, Eiskonzentration A und Deformations-
rate ¢ stellvertretend fir die skalaren Zustandsgrifien zeigt, wihrend v und v die
Geschwindikeitskomponenten am jeweiligen Gitterpunkt (1,j) reprdsentieren.
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2.3 Modellgebiet

Das Gebiet fiir das Meereismodell erstreckt sich (unter Beriicksichtigung der Ge-
schwindigkeitspunkte im Modellgitter, siche Abb. 2.2) von 60° W bis 60° O
(zonal) und von 80° S bis 47.5° S (meridional). Abbildung 2.3 zeigt das Modell-
gebiet fiir die inneren Geschwindigkeitspunkte. Die rdumliche Auflosung betragt
2.5° x 2.5° Grad auf einem polarstereographischen Gitter. Das Zeitschrittver-
fahren erzeugt taglich wechselnde Meereishedingungen. An den kontinentalen
Grenzen werden die prognostischen Variablen des Meereises auf null gesetzt, um
ein masse- und energieerhaltendes Modell zu gewihrleisten, wihrend die offenen
horizontalen ozeanischen Rdnder durch Ausflufizellen reprasentiert sind, in denen
aufgrund von Advektion und Diffusion ein Zugewinn oder Verlust von Meereis
mdglich ist.

i
s
T

St
WLy lll'
W Wl "’III,,'

Abbildung 2.3: Modellgebiet des Meereismodells von 60° W bis 60° O und von 80°
S bis 47.5° S. Die Kreuzungspunkte geben die inneren Geschwindigkeitspunkte im
Gitter wieder.

2.4 Antriebsdaten

Fir den atmospharischen und ozeanischen Antrieb der Meereismodells werden
sowohl klimatologische, als auch aktuelle tégliche Daten hinzugezogen. Da fiir den
siidlichen Ozean fiir einige Variablen nur sparliche und zum Teil unzuverlissige
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Beobachtungen und Messungen existieren, werden diese verschiedenen Zeitskalen
in den Antriebsdaten verwendet.

Aus dem operationellen numerischen Vorhersagemodell des Européischen Zen-
trums fiir mittelfristige Wettervorhersagen (ECMWFE) werden die aktuellen 12-
stiindigen atmosphérischen Analysen als Antriebsdaten verwendet. Die Wind-
komponenten v, und v,, Lufttemperatur 7,, relative Feuchte rh, sowie die geo-
potentielle Hohe Z, werden fiir die Druckniveaus von 1000 hPa und 850 hPa aus
den ECMWF-Daten extrahiert. Die Lufttemperatur 7, und die relative FFeuchte
rh werden, je nach Lage der Druckniveaus, auf Werte nahe der Oberfliche (2
m) inter- bzw. extrapoliert [Tre88]. Obwohl die Windkomponenten u, und v,
aus dem 1000 hPa Niveau nicht mit den Oberflichenwerten gleichzusetzen sind,
werden sie trotzdem als Oberflachenantrieb angenommen [Sto92a]. Zum einen
erscheint eine Hohenkorrektur in den Winddaten aufgrund des ungentigenden
Wissens iiber die atmospharische Grenzschicht als nicht sinnvoll. Zum anderen
gehen Schiffsdaten bis zum 9.September 1986 mit in den Wind des 1000 hPa
Niveaus ein [Tre89] und reprasentieren, zumindest bis zu diesem Zeitpunkt, den
glaubwiirdigsten Oberflichenwind. Fur das Gebiet des Weddellmeeres hat sich
der 1000 hPa Wind als geeignetes Antriebsfeld fiir eine realistische Simulation
der Fisdickenverteilung erwiesen, da die orographischen Effekte Beriicksichtigung
in den ECMWF-Winddaten finden [Sto91]. Die 12-stiindigen Oberflachenwerte
werden anschlieflend auf tagliche Werte gemittelt, wmn mit dem Zeitschritt des
Meereismodells im Einklang zu sein.

Zusétzlich werden klimatologische Werte fiir Bewdlkung und Niederschlag ver-
wendet, da fiir diese Parameter nur unzureichende zeitliche und raumliche Daten
in den stidpolaren Regionen bekannt sind. Die Bewdlkung wird als zonales Jah-
resmittel nach den Ergebnissen von [Loo72] angenommen, die Niederschlagsrate
wird auf einen konstanten Wert von 0.35 m/Jahr gesetzt.

In den ozeanischen Randbedingungen wird die geostrophische Strémung durch
Ergebnisse aus einem Simulationsexperiment [O1b91], welches die Gefrierraten
aus einem Meereismodell fiir das Weddellmeer beriicksichtigte, auf das Modell-
gitter interpoliert. Die geostrophische ozeanische Stromung wird durch den ozea-
nischen Dragkoeffizienten ¢, und einem Drehwinkel @ = —25° an das Meereis-

modell gekoppelt.

Im ozeanischen Deckschichtmodell werden die unteren Randbedingungen der
Temperatur 7} (gleich 0.6°C) und des Salzgehaltes .S, (gleich 34.8psu) auf kon-
stante Werte gesetzt. Fiir spatere Untersuchungen (ab Kapitel 6) wird eine rdum-
liche Variation dieser Parameter zugelassen, indem hierzu 7}, und S, aus dem
500 m Niveau des klimatologischen Datensatzes vom siidlichen Ozean [O1b92] als
jahrliche Mittel angenommen werden.



Kapitel 3

Meereisbeobachtungen

3.1 Driftbojen

Grofirdumige Vergleiche mit In-Situ-Messungen sind fiir das Gebiet des Weddell-
meeres aufgrund der mangelnden Datendichte nur unzureichend méglich. Die
Driftgeschwindigkeit des Meereises 1aft sich u.a. mittels auf dem Meereis aus-
gesetzter Driftbojen anhand der Trajektorien bestimmen. Fir den vom Meer-
eismodell simulierten Zeitraum wurden ARGOS-Bojen in den Fahrtabschnitten
vom Winter Weddell Sea Project 1986 (WWSP86) (siehe [Kot88] und [Hoe87])
von der POLARSTERN, sowie eine Boje (Februar 1986) vom Scott Polar Rese-
arch Institute / British Antarctic Survey (SPRI/BAS) [Row89], auf dem Meereis
ausgesetzt. Diese Driftbojen senden Mefidaten an Satelliten. Aus der Doppler-
verschiebung des Sendesignals 146t sich die Position der Boje bestimmen, so daf
die Bojen als Indikator fiir das kinematische Verhalten des Meereises verwendet
werden kénnen.

Tabelle 3.1 gibt die Identifikationsnummern, die ungefahre Lebensdauer, so-
wie die Startposition wieder. Inshesondere die Bojen ab dem Oktober 1986 (Nr.
3310 bis 3317) und die Boje 534 sind, aufgrund ihrer langen Lebensdauer und ih-
rer guten rdumlichen Abdeckung fiir das Gebiet des Weddellimeeres, geeignet, um
Vergleichsstudien mit Modellergebnissen durchzufiihren. Je nach Ausstattung der
Bojen werden verschiedene atmosphéirische Parameter gemessen. Sensoren fir die
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Tabelle 3.1: Kennzeichnung der Argos-Bojen, thre Lebensdauer und Startposition

fir die Jahre 1986 und 1987 im Weddellmeer

Nr.

Zeitraum der Drift

Startposition (geogr. Breite-Lange)

3310
3311
3312
3313
3314
3316
3317

Okt.1986 - Apr.1987
Okt.1986 - Dez.1987
Okt.1986 - Dez.1987
0kt.1986 - Dez.1987
0kt.1986 - Dez.1987
Okt.1986 - Dez.1987
Okt.1986 - Jan.1987

66.4°5 — 11.4°W
69.2°5 — 5.9°W
70.6°5 — 10.5°W
70.0°5 — 6.9°W
72.4°5 — 20.9°W
70.6°5 — 16.6°W
72.7°95 — 19.9°W

534

Feb.1986 - Apr.1987

75.55 — 50.0W

6570
6571
6573
6574
6576
3290
3291
3292
3293
3294
3295

Jul.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.1986
Aug.1986 - Sep.1986

55.3°5 — 22.9°W
62.9°S — 2.8°W
62.8°S — 1.3°W
65.3°5 — 1.8°0
68.6°S — 3.7°W
64.0°5 — 5.0°0
67.0°5 —4.3°0
61.3°5 — 7.0°0
63.8°5 — 2.2°W
65.9°5 — 3.6°W
61.0°5 — 1.0°W
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Messungen des Luftdrucks waren auf auf allen Bojen installiert. Die Luftempe-
ratur (ca. 2 m Hohe) wurde ebenfalls von einem Grofiteil der Bojen gemessen.
Weitere Sensoren z.B. zur Windmessung oder ozeanischen Strémungsmessung
wurden zus#tzlich auf einzelnen Bojen installiert. Zur genaueren mefitechnischen
Auslegung der Bojen siehe [Hoe87, Kot88, Row89]. Die Luftdruckmessungen der
Bojensensoren wurden fiir das numerische Vorhersagemodell vom ECMWI, wel-
ches die Daten fiir den atmosphéirischen Antrieb des Meereismodells liefert (siehe
Kapitel 2.5), zur [nitialisierung verwendet.

Fiir die polaren Gebiete ist eine Dateniibertragung von den Bojen an die
Satelliten typischerweise alle 1 bis 2 Stunden moglich. Die Genauigkeit der Lo-
kalisation der Driftbojen ist im Bereich von einigen hundert Metern und hingt
insbesondere von der Geometrie des Satelliteniiberfluges, der Ubertragungszeit,
der Driftgeschwindigkeit der Boje up, und der Stabilitat des Oszillators der Boje
ab.

Die gespeicherten Daten werden in 3-stindige dquidistante Zeitserien inter-
poliert und anschlieBend auf Tageswerte gemittelt, um mit dem Zeitschritt des
Eismodells in Ubereinstimmung zu sein. Aus der Genauigkeit der Positionsbe-
stimmung und der zeitlichen Auflosung At 148t sich der Fehler fiir die Driftge-
schwindigkeit bestimmen. Setzt man den mittleren Fehler in der Bestimmung der
Position bei 350 m (z.B. [Arg88],[Row89]) an, so betrégt der Fehler in der Driftge-
schwindigkeit der Boje Auy, ca. 0.8 ¢m/s, wenn die Zeitpunkte der Lokalisation
At 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 tatsachlich auftretende Fehler in der Drift-
geschwindigkeit niedriger als in Abb.3.1 angegeben. Vielfach ist die Lokalisation
der ARCOS-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, daB der Fehler der Driftgeschwindigkeit fiir die meisten Falle
deutlich kleiner als die gemessenen Driftgeschwindigkeiten ist. Der Mittelwert
fiir die taglichen Driftgeschwindigkeiten der Boje 3316 liegt bei Ty = 0.15 m/s
und damit etwa zwei Groflenordungen iiber dem errechneten Fehler, der durch
die Lokalisation der Bojenposition auftritt.
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Abbildung 3.1: Fehler in der Bestimmung der mittleren Driftgeschwindigkeit Auy,
bei Variationen von zwei Zeitpunkten At der Lokalisation der ARGOS-Bojen. Die
Annahme des Positionterungsfehlers je Lokalisation betrdgt 350 m.
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Abbildung 3.2: Betrag der tiglichen Driftgeschwindigkeit uy, der ARGOS-Boje
Np. 3316 fir den Zeitraum vom 1.November 1986 bis 31.Dezember 1987.
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3.2 Fernerkundungsdaten

Um grofiskalige Messungen iiber den schwer zugénglichen polaren Gebieten zu
erlangen, bilden Fernerkundungsdaten ein wichtiges Hilfsmittel bei der Interpre-
tation der Physik des Meereises. Verschiedene Sensoren und Verfahren, die sich
u.a. im Frequenzbereich unterscheiden, finden Anwendung auf Satelliten und
Flugzeugen. Passive Mikrowellenempfanger sind seit langerer Zeit ( Anfang der
70-er Jahre) auf Satelliten im Einsatz und bilden, aufgrund ihrer geringen Emp-
findlichkeit gegeniiber atmosphérischen Einfliissen, eine wichtige Grundlage fiir
kontinuierliche Beobachtungen der polaren Regionen.

Aul dem Satelliten Nimbus 7 wurde das sogenannte Scanning Multichannel
Microwave Radiometer (SMMR) fiir den Zeitraum 1.0ktober 1978 bis 20.August
1987 geflogen. Im Rahmen des Defense Meteorological Satellite Programmes
(DMSP) wurde mit dem Special Sensor Microwave Imager (SSMI) ab dem Juli
1987 eine weiteres Mikrowellenradiometer auf dem Satelliten F-08 eingesetzt.

Im Zeitraum vom 1.Januar 1986 bis 8.Juli 1987 werden fir die hier durch-
gefiihrten Untersuchungen die SMMR-Daten hinzugezogen, wahrend vom 9.Juli
1987 bis zum 2.Dezember 1987 die SSMI-Daten als Vergleich genutzt werden. Die
SMMR-Daten stehen typischerweise alle 2-3 Tage zur Verfiigung und werden auf
tégliche Werte (analog zu den SSMI-Daten) interpoliert. Die Eiskonzentrations-
daten werden aus einer Auflésung von 50 x 50 km? berechnet.

Bei der Berechnung der Eiskonzentrationen sind in den letzten Jahren ver-
schiedene Verfahren entwickelt worden, die im wesentlichen auf einem Strahlungs-
transportmodell der Oberfliche und der Atmosphére basieren. Die Mehrzahl der
Verfahren benutzt eine Mehrfrequenzanalyse und unterschiedliche Polarisationen,
damit grofiskalig Meereiskonzentrationen bestimmt werden kénnen. Beispielhaft
sei hier der Nasa-Team Algorithmus [Cav84] angefithrt, der das Polarisations-
verhaltnis PR, definiert als

1.7V —1.7TH
PR= 17y +1.7H (3.1)
sowie das spektrale Gradientenverhaltnis GR
0.8V — 1.7V
= 2
Gh 0.8V + 1.7V : (3-2)

zur Bestimmung der Eiskonzentration nutzt, wobei V und H fiir vertikale und
horizontale Polarisation stehen. 1.7 bzw. 0.8 geben die Wellenlange (in cm)
wieder, welches einer Frequenz von 18.0 bzw. 37.0 GHz entspricht.

Untersuchungen iiber die verschiedenen Verfahren (z.B. [Ste92]) zeigen, daB
die Genauigkeit in der Bestimmung der Eiskonzentration in der Arktis bei etwa
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5-10% (Herbst-Winter-Frithjahr) und etwa 10-20% (Sommer) liegt. Zur Berech-
nung der prozentualen Eisbedeckung unterscheiden die Verfahren drei bestim-
mende Typen von Oberflichen in polaren Gebieten: offener Ozean, einjahriges
Eis und mehrjahriges (Uberstehen von mindestens einer Schmelzperiode) Eis.
Charakteristische Helligkeitstemperaturen fiir diese drei Oberflachentypen liefern
Referenzpunkte (Ankerpunkte, engl. tie-points) fiir die jeweiligen Algorithmen.
Arktische und antarktische Ankerpunkte werden dabei unterschiedlich angesetzt,
und sind in den siidpolaren Regionen nicht sehr gut durch vergleichende Messun-
gen abgesichert.

Ein Algorithmus, der fiir die stidpolaren Meereisregionen gute Ergebnisse lie-
fert (T. Viehoff, personliche Mitteilung), ist der sogenannte Comiso-Algorithmus
[Com86]. Ergebuisse der Eiskonzentrationsbestimmungen, nach den Algorithmen
vom Nasa-Team und von Comiso, werden in dieser Studie als Verifikationsdaten
fir die Resultate des Meereismodells genutzt.



Kapitel 4

Sensitivitatsstudien

4.1  Ausgangsvoraussetzungen

Die Anforderungen an die Genauigkeit der atmosphérischen Antriebsdaten und
die genaue Kenntnis der Modellparameter sind Fragestellungen, die in der Meer-
eismodellierung von grofiem Interesse sind. Vor allem ist es wichtig zu wissen, wie
grof die zuldssigen Variationen der Antriebs- und Modellparameter sein diirfen,
damit realistische Ergebnisse der Meereissimulationen erzielt werden. Der Ein-
flufl der atmosphérischen Randbedingungen und der Modellparameter auf die
Ergebnisse des Meereismodells bedarf einer besonderen Untersuchung. Friihere
Studien (z.B. [Owe90] und [Cha92]) zeigten, dafl Meereismodelle sensitiv, sowohl
gegeniiber dem atmosphirischen Antrieb als auch gegeniiber der Wahl der Mo-
dellparameter, reagieren. Ferner ergab sich, dal dynamisch-thermodynamische
Eismodelle weitaus weniger sensitiv gegeniiber Variationen der Antriebs- bzw.
Modellparameter sind, als es bei rein thermodynamischen Modellen der Fall ist.
Ausziige der folgenden Sensitivitatsuntersuchungen, die insbesondere das Eisvo-
lumen und die Eisausdehnung betreffen, finden sich in [Fis94].

Ausgangspunkt fiir alle fogenden Sensitivitdtsstudien ist ein Gleichgewichts-
lauf des Meereismodells von fiunf Jahren mit dem atmosphérischen Antrieb von
1986 (Abb.4.1). Nach diesem Zeitpunkt kann der saisonale Zyklus des Eisvolu-
mens als zyklostationdr angesehen werden. Folgend auf den Zustand des Modells
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am 31.Dezember 1986 wird ein transienter Lauf von 2 Jahren mit dem Antrieb
von 1986 und 1987 mit den jeweiligen Variationen der Antriebs- bzw. Modellpa-
rameter durchgefithrt. Zur weiteren Analyse dieser Sensitivitatsstudien werden
ausschlieflich die Ergebnisse des Jahres 1987 herangezogen, um méglichst un-
abhéngig von den Anfangsbedingungen des Gleichgewichtslaufes zu sein.

Als Referenz fiir die Sensitivitdtsstudien dient ein Modellauf, auf den sich
die weiteren Variationsexperimente beziehen. Dieses Referenzexperiment wird
mit den in Tabelle 4.1 angegebenen Einstellungen der Modellparameter fiir die
Jahre 1986 und 1987 durchgefithrt. Die Werte dieser Modellparameter sind in gu-
ter Ubereinstimmung mit anderen grofskaligen dynamisch- thermodynamischen
Meereismodellen (z.B. [Hib83],[Lem90],[St090]). Abweichungen gegeniiber diesen
vorhergehenden Modellstudien sind in den dynamischen Parametern zu erken-
nen. Diese Modifikationen sind auf einen Driftvergleich der simulierten Fisdrift
mit der Drift von ARGOS-Bojen zuriickzufithren. Fiir einen mehrmonatigen Zeit-
raum, der vornehmlich die eisbedeckte Saison berticksichtigt, werden die téglichen
Positionsédnderungen der Modellbojen und der realen Bojen mittels der Lagran-
geschen Technik analysiert (dhnlich den Arbeiten von [Hib83] und (Ip,91}). Aus
der Ubereinstimmung der beobachteten und simulierten Linge und rdumlichen
Abweichung der Trajektorien ergibt sich die Wahl der Modellparameter in Tabelle
4.1. Stellvertretend fiir den Driftvergleich sind drei simulierte und beobachtete
Drifttrajektorien in Abb.4.2 zu sehen.
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Abbildung 4.1: 5 Jahreszyklen des Eisvolumens fir das Jahr 1986, zur Initiali-
sierung des Gleichgewichtslaufes.
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Abbildung 4.2: Trajektorien der simulierten (diinne Linie) und beobachteten Drift
(dicke Linie) fiir den Zeitraum vom 1.Mai bis 31.Dezember 1986 (Boje Nr.53/)
und vom 1.April bis 31.Dezember 1987. (Bojen Nr.3311 und 3314)

Differenzen zu anderen Modellstudien sind in erster Linie in der Wahl der
zeitlich und rdumlich konstanten Schubspannungskoeffizienten ¢, und ¢, zu se-
hen. Sowohl Meereismodelle [Sto92a] als auch Messungen wihrend des AIDJEX-
Experimentes [McP80] zeigen, dafl das Verhiltnis der Schubspannungskoeffizien-
ten von grofler Bedeutung ist. Fiir Oberflichenwinde kann das Verhaltnis nach
obigen Untersuchungen als

C'(L’

— =2 4.1
- (1.1
angenommen werden. Der ozeanische Schubspannungskoeffizient ¢,, wurde ge-
geniiber dem AIDJEX-Wert von ¢, = 5.5 x 107% auf ¢, = 3.0 x 1073 reduziert
und ergibt, mit dem in (4.1) angegebenen Verhiltnis der Schubspannungskoeffi-
zienten, den am besten iibereinstimmenden Driftvergleich.

Messungen des atmosphérischen Schubspannungskoeffizienten in dem Gebiet
des Weddellmeeres ergaben wihrend des Zeitraums von WWSP86 [Mar90] einen
Wert von ¢, = 1.72 x 1073, Aus einer Zusammenfassung verschiedener Regionen
und Oberflachenrauhigkeiten [Ove85] ergibt sich fiir den 10 m-Wind ein Bereich
von ¢, = 1.2 — 3.7 x 1072, Im Vergleich zu dem hier im Eismodell verwendeten
Wert, von 1.5 x 1072 steht dieses Ergebnis in guter Ubereinstimmung und ist eher
am unteren Wertebereich anzusiedeln.

Der Eisstarkenparameter P* ist gegeniiber den bisher in Eismodellen mit tagli-
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Tabelle 4.1: Modellparameter des Referenzlaufes

Nr. Parameter Bedeutung Standardwerte

1. o Albedo von Eis 0.75

2. o Albedo von Schnee 0.85

3. aim Albedo von schmelzendem Eis 0.66

4. Qem Albedo von schmelzendem Schnee 0.75

5. o Albedo von Wasser 0.1

6. ho RinnenschlieBungsparameter 0.5 [m]

7. P Eisstarkenparameter 2.0 x 10* [N/m?

8. C dynamischer Eisparameter 20

9. ¢y ozean. Schubspannungskoeflizient 3.0 x 1073
10. ¢, atmos. Schubspannungskoeffizient 1.5 x 1072
L e Exzentrizitat 2

chem Zeitschritt gebrauchlichen Wert von 2.75 x 10* N/m? leicht erniedrigt. Da
P~ inshesondere in konvergenten Gebieten oder Regionen mit starker Scherdefor-
mation von Bedeutung ist, wird die Boje Nr.534 in erster Linie zur Optimierung
fir die Einstellung von P* genutzt, da diese Boje entlang der antarktischen Halb-
insel driftete, welches als ein Gebiet flir derartige Eisverhaltnisse angesehen wird.
Die restlichen modellierten Driftbojen bleiben von der absoluten Einstellung von
P~ relativ unbeeinflufit, so daB sich bei einem Wert von P* = 2.0 x 10*N/m?
die beste Ubereinstimmung 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 Flache
{Eiskonzentrationsanteil pro Gitterzelle) fiir die Jahre 1986 und 87 zu sehen. Die
Fernerkundungsdaten stammen fiir den Zeitraum vom 1.Januar 1986 bis zum
8.Juli 1987 vom SMMR-Sensor, wiahrend ab dem 9.Juli 1987 auf die taglichen
Daten vom SSMI zuriickgegriffen wird. Fiir die SSMI-Daten sind in Abb.4.4 zwei
verschiedene Ansétze bei die Berechnung der Eiskonzentration im Vergleich zu
dem Standardexperiment zu sehen. Der NASA-Algorithmus u.a. [Cav91],{Cav84]
entspricht dabel der Analyse, die auch bei den SMMR-Daten angewandt wurde,
wahrend eine alternative Berechnung nach einem Algorithmus von Comiso (z.B
[Com92],[Com86]) in Abb. 4.4, allerdings nur fir die SSMI-Daten, gezeigt wird.
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Abbildung 4.3: Meereisausdehnung (Minimum > 15%) fir die Jahre 1986 und
1987. Die durchgezogene Linie entspricht dem Modellexperiment, wihrend die
gestrichelie Linie den Verlauf fir die SMMR/SSMI-Daten wiedergibt.
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Abbildung 4.4: Eisbedecktes Gebiet fiir die Jahre 1986 und 1987 (analog zu Abb.
4.3), wobei die gesirichelte Linie fiir das Nasa-Verfahren und die gepunkiele Linte
fiir das Comiso-Verfahren der SMMR /SSMI-Daten gilt.

Als maximale Differenz fiir 1987 ergibt sich fiir die Eisausdehnung ein Wert
von ca. 1.5 x 10° km? und fiir die eisbedeckte Fliche von ca. 1.3 x 10° km?2.
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Diese Differenz ist in erster Linie auf die Eisausdehnung im dortigen Sommer
1987 zuriickzufithren, da vom Modell eine grofiere Eisausdehnung im siidéstlichen
Bereich des Weddellmeeres vorhergesagt wird als es in der Analyse der Ferner-
kundungsdaten beobachtet wird (vgl. Abb.4.5). Das Problem der sommerlichen
FEisausdehnung wird in Kapitel 5 in einem Vergleich zwischen den ECMWE-
Antriebsdaten und Messungen von ARGOS-Bojen eingehender untersucht. Im
Rahmen der Auflésung ist die Eisausdehnung in der Winterzeit zwischen Modell
und Fernerkundungsdaten in annihernd guter Ubereinstimmung. Fiir die wei-
tere Analyse der Sensitivititsstudien wird die bisher erzielte Ubereinstimmung
zwischen Modell und Beobachtungsdaten (aufgrund der Abb.4.2, 4.3 und 4.4)
als ausreichend angesehen. Eine detaillierte Diskussion {iber die modellierte und
beobachtete Meereisverteilung folgt in Kapitel 7.2.
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Abbildung 4.5: Mittlere Eiskonzentration (in Prozent, Minimum 15 %) vom Fe-
bruar 1987 fir das Modell (a) und die SMMR-Daten (b). Das Konturintervall
betrigt 15%.
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4.2 Methodik

Als Indikator fir die Ergebnisse der Variationsldufe des Meereismodells werden
maximale und minimale Eisausdehnung und Eisvolumen sowie die Driftgeschwin-
digkeit des Monats September 1987 niher untersucht. Fiir die Analyse der Drift-
geschwindigkeit werden nur Werte stidlich von 60° beriicksichtigt und zu einem
rdumlichen Mittelwert @ zusammengefafit. Als weiterer Schritt wird die Differenz
der Nettogefrierrate fiir die verschiedenen Variationsliaufe analysiert.

Um Auskunft iiber das sensitive Verhalten des Meereismodells zu erhalten,
werden zusédtzlich zu dem Standardlauf weitere Modelliufe mit modifizierten
Modell- und Antriebsparametern ausgefithrt. Pro Modell- bzw. Antriebspara-
meter werden vier weitere Simulationsexperimente durchgefiihrt, die zum einen
mit der maximalen Anderung der Parameter (siche Tab.4.2) und zum anderen
mit der Hilfte dieser maximalen Anderung integriert werden. Die in Tabelle
4.2 aufgefiihrten Variationen der Modell- und Antriebsparameter beriicksichti-
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 atmosphérische Rand-
bedingungen in das Modell eingehen, wihrend die Terme Nr.8 bis 11 spezifische
Modellparameter reprasentieren.

Die einfallenden Strahlungsterme F;| und F}| werden nicht direkt als An-
triebsparameter eingelesen, sondern iber (2.12) und (2.14) bestimmt [Par79].
Die Berechnung dieser Strahlungsterme ist eng verkniipft mit den eingelesenen
Antriebsparametern (z.B. Lufttemperatur und Wolkenbedeckung) und ist von
entscheidender Bedeutung fiir das thermodynamische Verhalten des Meereises,
insbesondere die lokalen Schmelz- und Gefrierraten. Somit kénnen die Strah-
lungsterme als ein Indikator fiir die Wechselwirkung zwischen einzelnen Antrieb-
sparametern angesehen werden, da ein Vergleich mit den Variationen der einzel-
nen Antriebsparameter moglich ist.

Begrenzungen der Bewolkung C von 0 < €l < 1 und der kurzwelligen Ein-
stahlung F| > 0 miissen bei der Variaton der einzelnen Parameter beriicksichtigt
werden. Desweiteren wird nur der Betrag des Oberflichenwindes (Nr.6) vari-
iert, um die Richtung des Windfeldes unbeeinflufit zu lassen. Die Variation der
Oberflichenalbedo (N1.8) ist ausschlieBlich begrenzt auf Flachen von gefrorenem
und schmelzendem Eis bzw. Schnee. Die Albedo von Wasser «,, wird im Modell
auf dem konstanten Wert von 0.1 gehalten.

Unter der Annahme, dafl die eingefithrten Variationen der Modell- und An-
triebsparameter einen lineare Auswirkung auf das Verhalten des Maximums bzw,
Minimums von Eisvolumen und -ausdehnung haben, 148t sich eine Steigung 6
definieren, die als Beispiel fiir die Variation der Lufttemperatur 7, in Abb.4.6
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dargestellt ist

1 AVS’M/
bs,w = W
B AEsw
bS,W = W

(4.2)

(4.3)

wobei V das Volumen, F die Ausdehnung des Meereises und die Indices .S und W
die Extrema in Sommer und Winter représentieren, wihrend P als Platzhalter
fiir die Variation des jeweiligen Antriebs- oder Modellparameters in (4.2) und

(4.3) steht.

Tabelle 4.2: Mazimale Variation der Antriebs- und Modellparameter um den

Standardwert
Nr. Parameter max. Bereich der Variation
1. Lufttemperatur 7, + 2.0 [°C]
2. Bewdlkung C! +0.2
3. relative Feuchte rh + 20 [%]
4.  kurzwellige Einstrahlung F,| + 60 [W/m?]
5. langwellige Einstrahlung #;| + 60 [W/m?]
6. Windgeschwindigkeit |Ug| + 40 [%)]
7. Niederschlagsrate N + 0.3 [m/Jahr]
8. Albedo von Schnee und Eis o £0.1
9. Fisstirkenparameter P* + 1.5 x 10* {N/m?]
10. dynamischer Eisparameter C + 10
11. RinnenschlieBungsparameter /i, + 0.2 [m]
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Abbildung 4.6: Mazimales und minimales Eisvolumen (obereres Bild) und Eis-
ausdehnung (unteres Bild) als Funktion der Lufttemperaturdnderung an der
Oberfliche (Stern). Die Steigung b der durchgezogenen Linie zeigt die lineare
Anpassung und ist gegeben in Einheiten von 10%km®/°C (oben) und 108km?/°C
(unten).

Der Jahreszyklus des Eisvolumens und der Eisausdehnung, fiir eine Variation
der Lufttemperatur 7, von —2.0 bis +2.0°C’, ist in Abb.4.7 und 4.8 fiir das
Jahr 1987 dargestellt. Es zeigt sich, daf die Annahme der linearen Anderung
des Minimums bzw. Maximums der Eisvolumens und -ausdehnung hinreichend
gut erfiillt ist. Ebenso ist der 2-jihrige transiente Modellauf fir die jeweilige
Variation der Modell- und Antriebsparameter als ausreichend unabhingig von
dem gemeinsamen Gleichgewichtszustand zu betrachten.
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Abbildung 4.7: Jahreszyklus des Fisvolumens fir das Jahr 1987 in Abhdngigkeit
von der Variation der Lufttemperatur T, fiir den Bereich von —2 bis 42°C.
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Abbildung 4.8: Jahreszyklus der Fisausdehnung fir das Jahr 1987 in Abhdngig-
keit von der Variation der Lufttemperatur T, fiir den Bereich von —2 bis +2°C.
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4.3.1 Meereisvolumen und -ausdehnung

Bei allen Variationen der Modell- und Antriebsparameter zeigt sich, daf§ der
Zeitrawm, in dem das Maximum (Wintersituation) und das Minimum (Sommer-
situation) des Eisvolumens und der Eisausdehnung beobachtet werden, nahezu
an den gleichen Tagen auftritt. Nur in einigen Fillen ergibt sich eine maximale
Verschiebung von + 15 Tagen beim Eisvolumen und + 10 Tagen bei der Eisaus-
dehnung. Eine Phasenverschiebung im Jahreszyklus ist bel allen angewendeten
Variationen als vernachldssigbar anzusehen.

Als Kriterium fiir die Sensitivitdt bezlglich der Modell- und Antriebspara-
meter wird eine 10 %-ige Abweichung gegeniiber dem Standardlauf, sowohl fir
das Eisvolumen als auch fiir die Eisausdehnung, als Referenz herangezogen. In
Anlehnung an (4.2) und (4.3) gilt somit

v AV
APy = 5 (4.4)
' bgw
und
Y AE
A’PS}‘:;H/ == —Z)-E— (45)
Sw

Tabelle 4.3 und 4.4 geben die maximal erlaubten Variationen A*P des jewei-
ligen Modell- und Antriebsparameters fur eine 10 %-ige Abweichung vom Stan-
dardlauf wieder. In Tabelle 4.3 werden die Referenzwerte fir A*V und A*E
durch einen Mittelwert des maximalen und minimalen Eisvolumens bzw. Eisaus-
dehnung angegeben (z.B. A*V = 0.1(Vs + Viy)/2 in (4.4)). Diese Normalisierung
unterdriickt den Effekt der unterschiedlichen Flichen- und Volumenanteile, die
aufgrund der jeweiligen sommerlichen und winterlichen Eissituation auftreten.
Im Gegensatz dazu gibt Tabelle 4.4 den analogen Parameterbereich fiir eine 10
%-ige Abweichung von der aktuellen Eissituation des Standardlaufes wieder (z.B.
AV = 0.1Vsw in (4.4)). Das Vorzeichen + in den Tabellen 4.3 und 4.4 be-
schreibt das ansteigende Verhalten des Eisvolumens bzw. der Eisausdehnung bei
steigenden Parameterwerten, wahrend das Vorzeichen F ein abnehmendes Ver-
halten des Eisvolumens bzw. der Eisausdehnung bei steigenden Parameterwerten
signalisiert.

Die Sommerwerte in Tabelle 4.4 sind kleiner und die Winterwerte sind gréfier
im Vergleich zu den gemittelten Werten der Tabelle 4.3. Dies ist das Ergebnis
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des kleineren erlaubten Fehlers im Sommer und des grofleren im Winter, da der
ausgeprigte Jahresgang des Eisvolumens und der Eisausdehnung hierfiir verant-
wortlich ist.

Obwohl dynamisch-thermodynamische Meereismodelle weniger sensitiv als
rein thermodynamische Modelle gegeniiber Modifikationen der Randbedingungen
reagieren (vgl. z.B. [Hib84],[Lem90]), so ist trotzdem eine starke Abhingigkeit
der Modellergebnisse von der Variation der Lufttemperatur T, zu beobachten.
Bei einer 10 %-igen Abweichung vom Standardlauf ist die geforderte Genauigkeit
von T, im Bereich von 0.5 bis 1.1°C.

Die Wolkenbedeckung C'l geht klimatologisch und relativ grob angendhert in
das Meereismodell ein. Es zeigt sich jedoch, dafi der Bedeckungsgrad bis auf 4:0.2
bekannt sein muf}, um geringere Abweichung als 10 % im Eisvolumen und der
Eisausdehnung aufzuweisen. Um ein akzeptable Vorhersage fiir das Eisvolumen
und die Eisausdehnung zu erhalten, werden ebenfalls hohe Anforderungen an die
Genauigkeit der relativen Feuchte rh gestellt. Fiir die winterliche Eissituation
muB ri auf 10 % und fiir die Sommersituation auf +20 % bekannt sein.

Auch fiir die Strahlungsterme F;| und F;| als F'unktionen der Lufttemperatur,
Wolkenbedeckung und relativen Feuchte ergibt sich ein starker Einflul auf das
Eisvolumen und die Eisausdehnung (vgl. (2.12) und (2.14)). Dabei zeigt sich,
dafl Abweichungen in der langwelligen Einstrahlung eine stiarkere Auswirkung
auf die Charakteristik des Fises haben als es Abweichungen in der kurzwelligen
Einstrahlung bewirken. Fir F;] wird demnach eine Genauigkeit von 15 bis 25
W/m? gefordert, wihrend fiir F,| eine Genauigkeit von 20 his 40 W/m? als
ausreichend erscheint. Der Grund dafiir liegt in der Tatsache begriindet, daf}
Fpl das ganze Jahr tiber wirkt, wihrend Fy| nur in den Sommermonaten von
Bedeutung ist.

Anderungen im Betrag der Windgeschwindigkeit U, haben einen starken Ein-
flufl auf die Wintersituation des Eisvolumens und der Eisausdehnung. Dies liegt
begriindet in der modifizierten Eisdickenverteilung in konvergenten Driftgebieten
und einer ausgeprigteren Zirkulation im Weddellmeer bei hoheren Windgeschwin-
digkeiten. Weiterhin fithrt die Anderung des Betrages der Windgeschwindigkeit
zu Verdnderungen in den turbulenten Warmefliissen (vgl. (2.16) und (2.17)).

Die Eisausdehnung reagiert gegeniiber kleinen Variationen der Modellpara-
meter wenig sensitiv. Finzig Variationen der Albedo « scheinen fiir die som-
merliche Ausdehnung von Bedeutung zu sein. Schmelztiimpel, Schneebedecl: 1o
und Flutungseffekte sind in diesem Zeitraum Prozesse, die einen Einflufl aul "«
Oberflichenalbedo haben. Die aus dem Modell ermittelte zulissige Abweichung
von #0.2 liegt in einem Bereich, wo diese Prozesse wirksam werden kénnen. Das
Eisvolumen reagiert dagegen in hohem Mafle sensitiv gegeniiber der Einstellung
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des Eisstarkenparameters P*, der die rheologischen Eigenschaften des Meereises
entscheidend bestimmt.
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Tabelle 4.3: Mazimal erlaubler Bereich des jeweiligen Parameters fir eine 10 %-
tge Abweichung vom sommerlichen und winterlichen Eisvolumen und -ausdehnung
des Standardlaufes in Bezug auf den jihrlichen Mittelwert von 1987.

Eisvolumen Eisausdehnung
Nr. | Parameter | Winter(max) Sommer(min) | Winter(max) Sommer(min)
1. | T, [°C] F0.5 F1.0 F0.7 F0.9
2.1 01 +0.2 +0.2 +0.2 +0.2
3. rh (%] F12 F20 F12 F24
4. | Fol [W/m?] F20 F35 F22 F40
5. | Fil [W/m? F13 F21 F18 F26
6. | U, %) +17 —a +17 —a
7.1 N [m/Jahr] - +0.6 8 —a
8. | o - +0.2 - +0.2
9. | Pr[N/m? | F08x10"  F1.3 x 10* e _a
10. | C +19 +18 - -
11. | ko [m] +0.1 — - -

Zweniger als 10 %-ige Abweichung bei maximal zuldssiger Variation der Parameter

Tabelle 4.4: Mazimal erlaubler Bereich des jeweiligen Parameters fir eine 10 %-
ige Abweichung vom Fisvolumen und -ausdehnung des Standardlaufes von 1987,

bezogen auf die aktuellen Sommer- und Winterwerte.

Nr. | Parameter

Eisvolumen

Winter(max)

Sommer(min)

L | 7. [°C]
2.1 Cl
3.4 rh (%]

4. | F,| [W/m?]
£l [W/m?)
Ua [%]

N [m/Jahr)]
P* [N/m?

C

—_

ho [m]

F0.8 F0.5
+0.3 +0.1
F18 F9
F31 F16
F20 F9
+26 —a
- +0.3
- +0.1
F1.3 x 10* F0.6 x 10*

—¢ +8
+0.2 +0.3

Eisausdehnung
Winter(max) Sommer(min)
F1.1 F0.4
+0.3 +0.1
F20 F9
F36 F16
F29 F10
+27 F33
¢ 10.5
- 10.1
— +1.4 x 10

a

a

Yweniger als 10 %-ige Abweichnng bei maximal zuldssiger Variation der Parameter
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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
zusammengefafit.

Tabelle 4.5: Mittlere geforderte Genauigkeit der atmosphdrischen Antriebspara-
meter fir eine 10 %-ige Abweichung vom Standerdlauf des Meereismodells fiir
das Jahr 1987.

Nr. | Parameter | mittlere geforderte Genauigkeit
I AT, 0.7 °C]
2. ACl 0.2
3. Arh 16 {%)]
4 AF,] 27 [W/m?]
3. AR} 18 [W/m?]
6. AU, 24 (%)
7 AN 0.5 [m/Jahr]
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4.3.2 Driftgeschwindigkeit

Die Analyse des Geschwindigkeitsfeldes vomn September 1987 zeigt, dafl die Wind-
geschwindigkeit U, der einzige Antriebsparameter ist, der einen Einflufl auf die
mittlere monatliche Driftgeschwindigkeit @ hat. Bei allen anderen Variationen
der Modell- und Antriebsparameter wird nur eine Anderung von @ im Bereich
von 0 bis 5% erreicht.

Beim sogenannten Standardlauf ergibt sich ein Wert fiir @ = 10.5 ¢cm/s. Eine
Erhéhung der Windgeschwindigkeit U, um 40% bewirkt ein Ansteigen auf @ =
14.4 cm/s, wihrend die Reduktion von U, um 40% ein Absinken auf @ = 6.3 em/s
zur Folge hat. In guter Niherung variiert die mittlere monatliche Driftgeschwin-
digkeit @ fir den in diesen Sensitivitdtsstudien verwendeten Parameterbereich
linear mit dem Betrag der Windgeschwindigkeit /,. Anderungen im Betrag der
Windgeschwindigkeit U, wirken sich dabei, mit Ausnahme einiger Gitterzellen,
die sich nahe der antarktischen Halbinsel befinden, in &hnlicher Gréfenordnung
aus (vgl. Abb.4.9 und 4.10).

Eine Verringerung des Gebietes zur Berechnung von % auf tiberwiegend kon-
vergente Regionen (z.B. westlich von 45°W), zeigt eine hohere Sensitivitit von @
gegenuber Variationen des Eisstarkenparameters P*.
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Abbildung 4.9: Mittlere monatliche Driftgeschwindigkeit des Meereises im Sep-
tember 1987 vom Standardlauf.

00

Abbildung 4.10: Analog zu Abb.4.9, bei einer Reduzierung der Windgeschwindig-
keit U, um 40%.
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4.3.3 Nettogefrierrate

Die jahrliche Summe der tdglichen Gelrierraten wird als Nettogefrierrate be-
zeichnet. Je nachdem, ob im Jahresmittel eine konvergente oder divergente
Meereisbewegung vorherrscht, ist die Nettogefrierrate positiv oder negativ. Die
Nettogefrierrate ist eine wichtige Anregungsgréfie fiir die ozeanische Zirkula-
tion, da die Konvektionsprozesse eine entscheidene Rolle in der Meereis-Ozean-
Wechselwirkung spielen. Die thermodynamischen Verhéltnisse und die Meereis-
bewegung bestimmen im wesentlichen die Nettogefrierrate, deren Auswirkungen
die Dichtestruktur des Ozeans entschedend beeinflussen.

Eine der Charakteristiken von dynamisch-thermodynamischen Meereisrnodel-
len ist die regional unterschiedliche Verteilung der Produktions- und Schmelzge-
biete von Meereis, wie sie als Beispiel fiir das Jahr 1987 in Abb.4.11 zu sehen ist.

Abbildung 4.11: Nettogefrierrate des Standardlaufes in [m/a] fir das Jahr 1987.
Durchgezogene Konturlinien represdntieren die Gefriergebiete, wihrend die ge-
strichelten Konturen die Schmelzgebicte darstellen. Konturintervall gleich 0.5

m/a

Abb.4.11 zeigt eine Gewichtung fiir die Produktion des Meereises auf das
Gebiet des siidlichen Weddellmeeres und beschreibt die typische Verteilung der
Nettogefrierraten, die im wesentlichen durch die siidlichen Produktionsgebiete
und die nérdlichen Schmelzgebiete (etwa nérdlich von 65° 5) beschrieben werden
kénnen. Insbesondere die dynamischen Prozesse sind verantwortlich dafiir, daf
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auch wahrend der Winterzeit Neueis in Regionen mit hoher Eisbedeckung gebildet
werden kann, welches mit der Zeit in andere Regionen driftet und dort schmilzt.

Stidlich der Breite von 68.75°S ist ein GroBteil der Gebiete zu finden, die
iiber das Jahr eine positive Gefrierrate besitzen. Fiir das Meereisgebiet zwischen
den kontinentalen Randern und der Breite von 68.75°5 1a8t sich durch Mittelung
ein Wert £, definieren, der die mittlere Gefrierrate pro Quadratmeter in diesem
Gebiet beschreibt. Der Wert von F), wird im weiteren zur Untersuchung der Sen-
sitivitéat der Nettogefrierrate gegentiber Variationen der Modell- und atmosphéri-
schen Antriebsparameter genutzt. Fir das Gebiet sidlich von 68.75°S ergibt sich
eine Anzahl von 87 eisbedeckten Gitterzellen mit positiven Nettogefrierraten in
den Variationsstudien, wobei bei nur sehr wenigen Variationslaufen eine leichte
Reduzierung der Anzahl innerhalb des ausgewihlten Gebietes zu beobachten ist
(2.B. bet einer Erhéhung der Lufttemperatur 7, um +2°C ).

In Abb.4.12 ist das Verhalten von F), bei 5 Variationen der Lufttemperatur zu
sehen. Auch in der Grésse F), zeigt sich die starke Sensitivitat des Meereismodells
beziiglich Anderungen in der Lufttemperatur. Eine Erhéhung der Lufttemperatur
T, um +1°C reduziert die Eisproduktion pre Quadratmeter um etwa 10% fiir
das ausgewéhlte Geblet. Fir die Eisproduktion erscheint eine Reduzierung der
Lufttemperatur nur einen geringen EinfluB zu haben, da der Wert bei F, a2
1.4 m/a eine Art von Sattigung erfahrt. Dies ist auf die Eisdickenverteilung
in dem ausgewahiten Gebiet zuriickzufithren, da die Warmeleitung durch das
Eis aufgrund der Eisdicke nur sehr gering ist und so nur im geringen Mafle ein
verstdrktes Gefrieren bei einer Erniedrigung der Lufttemperatur einsetzt.

Vergleiche der kurzwelligen (f]) und der langwelligen (;]) Einstrahlung
(vgl. Abb.4.13) zeigen ein dhnliches Verhalten von F},, wie es in der Variation
der Lufttemperatur T}, zu beobachten ist. Der Betrag von Fj, ist dabei sensi-
tiver gegeniiber einer Erhéhung von F7| als gegeniiber F;|. Dies ist vor allem
auf die ganzjihrige Wirksamkeit bei einer Erhdhung von Fy| zuriickzufiihren,
da wahrend der Wintermonate die kurzwellige Einstrahlung F,| fiir das siidli-
che Weddellmeer sehr klein ist. Die Erhéhung der einfallenden Strahlungsterme
bewirkt zwar eine Abnahme von F,, jedoch wird dieser Effekt durch die Pa-
rametrisierung der Bewdlkung in Strahlungstermen gedampft (vgl. (2.12) und
(2.14)). Obwohl der Wert von F,, wenig sensitiv gegeniiber Variationen des Wol-
kenbedeckungsgrades 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 Bewdlkung als Puffer
in der Abnahme der Produktion des Meereises bei einer gleichzeitigen Anhebung
der einfallenden Strahlung.
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Abbildung 4.12: Anderung der Nettogefrierrate pro Quadratmeter bei Variation
der Lufttemperatur T, fir das eisbedeckte Gebiet im sidlichen Weddellmeer (von
81.25°5 bis 68.75°5).
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Abbildung 4.13: Anderung der Nettogefrierrate pro Quadratmeter bei Variation
der langwelligen Fi| (Quadrate und gestrichelte Linie) und der kurzwelligen Fy]
Einstrahlung (Punkte und durchgezogene Linie) fir das eisbedeckte Gebiet im
stidlichen Weddellmeer (von 81.25°5 bis 68.75°5).
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Andere Variationen der thermodynamischen Antriebs- und Modellparameter
(vgl. Tabelle 4.2) haben einen vernachléssighar kleinen Einfluf auf die Gefrier-
raten im stidlichen Weddellmeer. Bei allen Variationen der thermodynamischen
Antriebs- und Modellparameter ist keine wesentliche Erhohung fiir den Wert von
F, iber den Grenzwert von etwa 1.4 m/a hinaus zu erzielen.

Einzig die Parameter, die die Dynamik des Meereismodells beeinflussen oder
einen Einflufl auf den Anteil offenen Wassers pro Gitterzelle haben, konnen die
Produktion des Eises in dem ausgewahlten Gebiet im siidlichen Weddellmeer {iber
diesen Grenzwert hinaus erhdhen. Hier sind vor allem die Variation der Wind-
geschwindigkeit (Abb.4.14) und des Rinnenschliefungsparameters h, zu nennen.
Eine Anhebung der Windgeschwindigkeit um 20 % erhéht den Wert von F, um
ca. § % gegeniiber dem Standardlauf, was in etwa auch durch einen Wert fiir
ho = 0.7 (Standardwert gleich 0.5) erzielt wird. Bei beiden Parametern (|U,|
und h,) wird diese Zunahme der Gefrierraten durch den Anteil des offenen Was-
sers erreicht, da sowohl |U,| (insbesondere an den kontinentalen Kiisten) als auch
ho bei einer Anhebung den Anteil der offenen Wasserflichen vergréfiern.

Die rheologischen Parameter C und P* erreichen bei ihren maximal zuldssigen
Variationen (vgl. Tabelle 4.2) ebenfalls eine Anderung von etwa 5 % fiir den Wert
von F,, wobei ein steigender Wert von P* den Wert von F), erhoht, wihrend der
dynamische Parameter C ein entgegengesetztes Verhalten zeigt.

Die Untersuchungen der Nettogefrierate fithren zu dem Ergebnis, dafi im Ge-
biet der Meereisproduktion Anderungen in den thermodynamischen Parametern,
hier insbesondere die Lufttemperatur, die Gefrierraten senken, aber nur unwe-
sentlich erhdhen kénnen. Ein Ansteigen der prognostizierten Gefrierraten in den
Produktionsgebieten des Meereises ist dagegen in erster Linie durch Variationen
derjenigen Antriebs- und Modellparameter zu erzielen, die einen Einfluff auf die
Bildung von offenen Wasserflichen pro eisbedeckter Gitterzelle haben.

Ein Beispiel fiir die raumliche Differenz der Nettogefrierraten in den Variati-
onsldufen im Verhiltnis zum Standardexperiment ist in der Abb.4.15 zu sehen.
Die groften auftretenden Anderungen sind erwartungsgemi$ in der Eisrandzone
zu beobachten. Bei der Erhéhung der Windgeschwindigkeit wird mehr Lis in
nérdlichere Regionen verdriftet, wo die Thermodynamik bei etwa 55°S in einem
zonal ausgerichteten Gebiet die Schmelzraten merklich erhoht (vgl. Abb.4.15b).
In Abb.4.15a dagegen verringert sich die Eiskante in Richtung des Kontinents,
was dazu fithrt, das im Modellgebiet bei einer Erhohung der Lufttemperatur we-
niger Meereis produziert und dementsprechend geschmolzen wird.

Die Gefriergebiete im siidlichen Weddellmeer weisen ein sehr unterschiedliches
Verhalten bei der Vartation eines dynamischen oder thermodynamischen Para-
meters auf. Eine Erhohung der Lufttemperatur um 2°C bewirkt eine relativ
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gleichmissige Abnahme der Gefrierraten um etwa 0.5 m/a im Gebiet des zentra-
len Weddellmeeres. Einzig an der Spitze der antarktischen Halbinsel und entlang
des Breitengrades bei 70°S sind diese Gefrierraten in diesem Fall niedriger. Eine
20 %-ige Anhebung der Windgeschwindigkeit hat zur Folge, dafl die Gefrierraten
fast ausschlieflich entlang der Kiistenlinie des stidlichen Weddellmeeres anstei-
gen. In diesen Gebieten treten vermehrt Kiistenpolynen auf, in denen aufgrund
der niedrigen Lufttemperatur sehr schnell Neueis gebildet werden kann. Obwohl
das Meereismodell keine Kiistnpolynen auflést, unterstreicht das Ergebnis der
Gefrierraten, bei gleichzeitiger Erhéhung der Windgeschwindigkeit, die Notwen-
digkeit der Dynamik in der Meereismodellierung.
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Abbildung 4.14: Anderung der Nettogefrierrate pro Quadratmeter bei Variation
des Betrages der Windgeschwindigkeit |Ug| (in Prozent) fir das eisbedeckte Ge-

biet im sidlichen Weddellmeer (von 81.25°5 bis 68.75°5 ).
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Abbildung 4.15: Differenz der jihrlichen Nettogefrierraten im jeweiligen Ver-
gleich zum Standardezperiment (a) bei Erhéhung der Lufttemperatur T, wm +2°C
und (b) bei Erhéhung des Betrages der Windgeschwindigkeit |Ua| um 20 % Pro-

zent., Konturintervall 0.5 m.
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4.4  Diskussion

Die Ergebnisse der Sensitivititsstudien zeigen, dafi die Qualitat der atmosphéri-
schen Antriebsdaten entscheidend fiir die Resultate des Meereismodells ist. Bei
der Beurteilung der zeitlichen und rdumlichen Entwicklung des Meereises miissen
insbesondere das Lufttemperaturfeld und das Windfeld hohe Anforderungen an
die Giite der Antriebsdaten erfiillen, um zuverlassige Vergleiche mit Messungen
zu ermoglichen.

Die starke Abhéngigkeit des Meereismodells vom Antriebsfeld der Lufttem-
peratur ist keineswegs auf die Region des Weddellmeeres beschriankt. Untersu-
chungen mit einem Meereismodell fir den siidlichen Ozean zeigen ein dhnlich
sensitives Verhalten gegeniiber Anderungen der Lufttemperatur [A. Stossel, pers.
Mitteilung).

Eine genauere Bestimmung des klimatologischen Antriebsparameters der
Bewdlkung ist durch die nicht unbedeutende Abhingigkeit des Meereismodells
von diesem Parameter von grofer Wichtigkeit. Der bedeutende Einflul der
Bewdlkung auf die Meereismodell wurde auch schon in eindimensionale ther-
modynamische Meereisstudien (z.B. {Shig4],[Cur92]) aufgezeigt. Sowohl die Pa-
rametrisierung der Bewdlkung in der einfallenden Strahlung (vgl. (2.12) und
(2.14)) als auch eine detaillierte Betrachtung der Hohenverteilung der Wolken
sind als sinnvolle Ergdnzung bei der Meereismodellierung anzusehen. Aus dieser
Sensitivitatsstudie 148t sich folgern, dafl auch wenig bekannte Parameter (z.B.
Wolkenbedeckung und relative Feuchte) eine wichtige Rolle als atmosphéarische
Randbedingungen in dynamisch-thermodynamischen Meereismodellen spielen.

Trotz der starken Abhingigkeit von den thermodynamischen Antriebs-
parametern 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 verstiarkte Abhangigkeit eines thermodynamischen Meereismodells gegeniiber
Variationen der Lufttemperatur. Fiir eine +2°C' Anderung, eines 7-jihrigen ther-
modynamischen Laufes fiir die Jahre 1986 und 1987, ergibt sich die Steigung &
aus der linearen Regression in Abb.4.16. Der 5-jahrige thermodynamische Lauf
des Modell fiir 1986 wurde in Analogie zum dynamisch-thermodynamischen Lauf
zur Initialisierung der folgenden Variationsjahre 1986 und 1987 genutzt. Legt
man, analog zu Kapitel 4.3.1, dic 10 %-ige Anderung des maximalen bzw. mini-
malen Eisvolumens und der Eisausdehnung gegeniiber dem thermodynamischen
Standardlauf zugrunde (vgl. Tabelle 4.4), so ergeben sich fur die geforderten Ge-
nauigkeiten der Lufttemperatur die Werte im thermodynamischen Fall aus der
Tabelle 4.6. Diese Werte sind &hnlich 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: Mazimal erlaubter Bereich der Lufttemperatur fir eine 10 %-ige
Abweichung vom FEisvolumen und -ausdehnung im Vergleich zum thermodynami-
schen Standardlauf von 1987.

Eisvolumen Fisausdehnung
Nr. | Parameter | Winter(max) Sommer(min) | Winter{max) Sommer(min)
LT, FC] 0.9 0.9 0.7 1.0

2 erhoht sind (vgl. Abb.4.16)

Die 10 %-ige relative Anderung des maximalen und minimalen Eisvolumens
ist daher nur unzureichend geeignet, um die unterschiedliche Sensitivitat zwi-
schen einem thermodynamischen und dynamisch-thermodynamischen Meereis-
modell aufzuzeigen. Aus diesem Grunde wird die Sensitivitdt gegeniiber einer
+2°C Erhéhung der Lufttemperatur auf den gesamten Jahresgang erweitert und
ein alternatives MaB Sy fiir die Anderung des Eisvolumens eingefithrt. Auf eine
analoge Einfithrung fiir die Eisausdehnung wird hier verzichtet, da die Eisaus-
dehnung nicht im gleichen Mafle dynamische und thermodynamische Prozesse
unterscheidet. Die GréBe Sy, die die Anderung des Eisvolumens in Abhangigkeit
von der Anderung der Lufttemperatur beschreibt, definiert sich in Einheiten von
[km3/°C] aus

1 | 1/2

Sy = - VAR VAT 6
Sv = 3og [T Vi~ ) (4.6)

wobel V das Eisvolumen fiir die Lufttemperatur T, und 7, + 2°C' am jeweiligen
Tag i des Jahres (n = 365 Tage) reprasentiert. Vergleicht man den Wert von
Sy fiur den dynamisch-thermodynamischen und rein thermodynamischen Lauf so
ergeben sich folgende Werte:

Sy = 1.6 x 103 [km3/°C] fiur dynamisch-thermodynamisch
VT 24 x10° [kmP/oC] fiir rein thermodynamisch

Somit d4ndert sich das Eisvolumen eines rein thermodynamischen Eismodells etwa
um den Faktor 1.5 mehr pro °C' als im dynamisch-thermodynamischen Eismodell.

Der aufgefiihrte Vergleich unterstreicht (z.B. [Hib79],[Lem90]) und quantifi-
ziert die geringere Sensitivitét eines dynamisch-thermodynamisches Meereismo-
dells gegeniiber einem rein thermodynamisches Modell bei gleichzeitger Ande-
rung der atmosphérischen Randbedingungen. Dieser Wirkung der Meereismo-
delle ist in gekoppelten Ozean-Meereis-Atmosphare Modellen Rechnung zu tra-
gen, da die rein thermodynamische Betrachtung der Meereiskomponente in der-
artigen Modellen eine zu starke Sensitivitit gegeniiber atmosphérischen Ande-
rungen aufweist. Dieser Effekt ist insbesondere in Klimastudien zu bedenken, wo
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die Temperaturschwankungen der Atmosphére eine wichtige Rolle spielen (z.B.
COy-Szenarien), da ein rein thermodynamisches Eismodell eine zu statische Rolle
in solchen Klimamodellen einnimmt.

Bei den Variationen des Windfeldes wurde ausschlieBlich der Betrag des Win-
des variiert. Die Annahme, dal das Windfeld als Oberflichenwind wirkt, fithrt zu
befriedigenden Ergebnissen in dem Verhalten des Meereises. Aus diesem Grunde
wird auf eine Variation der Windrichtung (z.B. Drehwinkel fiir den Wind) ver-
zichtet, obwohl Anderungen in der Windrichtung betréchtliche Auswirkungen
auf das Eisvolummen und die Eisausdehnung haben sowie zu stark verdnderten
Meereisverteilungen fithren.

Variationen der Modellparameter sind fiir die Eisausdehnung nur von gerin-
gem EinfluB. Nur die Albedo scheint fir die Sommereisausdehnung wichtig zu
sein. Das Eisvolumen dagegen reagiert duflerst sensitiv gegeniiber Variationen der
Modell- und Antriebsparameter, was die Wichtigkeit von Messungen der Eisdicke
fiir eine optimale Meereismodellierung unterstreicht.

Das Driftverhalten des Meereises wird, insbesondere in den divergenten Zonen
des Weddellmeeres, durch das Verhaltnis der Schubspannungskoeffizienten ¢, /¢y
bestimmt und ist mit den beobachteten Driftirajektorien der ARGOS-Bojen in
guter Ubereinstimmung. In stark konvergenten Gebieten, so z.B. dstlich der
antarktischen Halbinsel, wird der Einflul von P* bedeutender und Anderungen
sowohl von ¢, /e, als auch P* zeigen Auswirkungen auf das Verhalten des Meer-
eises. Die Sensitivititsanalysen der Driftgeschwindigkeit des Monats September
1987 unterstiltzen dieses Argument, da erst bei einer Gebietseinschrankung auf
westlich von 45°W eine signifikante Anderung der Drift bei Variationen von P*
festzustellen ist (vgl. Kapitel 4.3.2).
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Abbildung 4.16: Analog zu Abb.4.6 fir rein thermodynamische Meereissimulatio-
nen. Finem 5-jihrigen thermodynamischen Gleichgewichtslauf folgen zwei tran-
stente Jahre (1986 und 1987) mit den Variationen der Lufttemperatur.



Kapitel 5

Analyse der Lufttemperatur

5.1 Datenvergleich Bojen und ECMWEF

Fragestellungen {iber die Giite der atmosphérischen Antriebsfelder sind insofern
fir die Meereismodellierung von Interesse, als das numerische Wettervorhersage-
modell vom ECMWEF Annahmen iiber das Meereis beinhaltet, die zu Problemen
in der Anwendung fiir ein Meereismodell fithren kénnen. Annahmen iber das
Meereis, die nicht unbedingt der grofiskaligen Charakteristik des Meereises ent-
sprechen (vgl. z.B. [ECM85]), sind u.a.:

o Gleichbleibende Eisdicke von 1.0 m,

e Gleichbleibende Eiskonzentration von 100 %,

o Oberflachenalbedo o von 0.55,

e Schmelztemperatur des Eises im Sommer von —1.9°C|,
Bisherige Analysen von Meereismodellen zeigten (z.B. [Hib83, Owe90, Sto92a]),
daf diese Annahmen in den numerischen Wettervorhersagemodellen nicht die rea-
len Verhiltnisse widerspiegeln. Insbesondere die Schmelztemperatur von —1.9°C

ist einer der Griinde, warum die Sommereisausdehnung des Meereismodells gréfer
als die von den Fernerkundungsdaten bestimmte Ausdehnung ist (vgl. Abb.4.3),
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da das Meereismodell die Schmelztemperatur des Fises bei 0°C' ansetzt (vgl.
(2.22)), was das Eis in der Natur realistischer beschreibt. Aus diesem Grunde
kann es im Eisrandbereich zu niedrigeren Temperaturen in den Antriebsfeldern
kommen, die das Schimelzen des Meereises verhindern. Hoéhenkorrekturen, wie
sie bel der Bestimmung der bodennahen Lufttemperatur und Feuchte aus den
Druckniveaus von 850 und 1000 hPa durch die Inter- bzw. Extrapolation auf-
treten, mégen eine weitere Fehlerquelle fiir die atmosphéarischen Antriebsfelder
sein.

Wie sich in den Sensitivititsstudien gezeigt hat, ist die Lufttemperatur T,
ein wichtiger Antriebsparameter, dessen Anderungen starke Auswirkungen auf
das Verhalten des Meereismodells haben. Die von den ARGOS-Bojen gemesse-
nen Lufttemperaturen werden vom numerischen Vorhersagemodell des ECMWF
nicht berticksichtigt. Bei den ECMWF-Lufttemperaturen handelt es sich in erster
Linie also um ein Modellprodukt, welches als Datenstiitzpunkte iiber dem Meereis
ausschlieBlich die Luftdruckmessungen der ARGOS-Bojen beriicksichtigt.

Um die Genauigkeit der atmosphérischen Antriebsdaten zu untersuchen, wird
ein Vergleich zwischen den Lufttemperaturen vom ECMWEF mit gemessenen Tem-
peraturdaten der ARGOS-Bojen durchgefiihrt. Hierzu werden die téglichen Mit-
telwerte der gemessenen Lufttemperaturen (T2) an den jeweiligen Positionen
der ARGOS-Bojen als Referenz herangezogen. Da die Lufttemperaturen vom
ECMWF auf dem grofiskaligen Modellgitter vorliegen, werden die Temperatur-
werte der vier nichstgelegenen Gitterpunkte auf die Tagesposition der Boje inter-
poliert. Somit wird die Lufttemperatur vom ECMWF an der Position der Boje
(TM) beschrieben durch

TM = ETu(6,5) + koTu(i 4+ 1,5) 4 kaTo(s,5 + 1) + ke Tt 4+ 1,5 + 1) (5.1)

wobei k; bis ks Koeffizienten fiir den Abstand der Gitterpunkte zu der Tagespo-
4

sition der Boje beschreiben. Fiir die Surnme der Koeflizienten gilt: 3 k; = 1.
=1

Vergleiche von TM und T2 fiir die Periode vom 1.November 1986 bis 31.Mirz
1987 zeigen (Abb.5.1), daf die ECMWF-Temperaturen (T*) im Mittel 3.9°C
unterhalb der gemessenen Bojendaten (TP) liegen. Bei anderen Bojen (z.B. Nr.
3311), die nahe der in Abb. 5.1 dargestellten Boje drifteten (vgl. {Kot90]), lief§
sich fiir diesen Zeitraum ein ahnlicher Temperaturunterschied zwischen ECMWEF-
und Bojen-Daten feststellen. Fiir die hier beschriebene Periode ergibt ein Ver-
gleich mit wéchentlichen Meereiskarten [Kot90], dafi einige Drifthojen nahe der
sommerlichen Eiskante drifteten und sich somit in Regionen mit niedriger Eis-
konzentration bewegten.

Ein Temperaturvergleich fiir einen langeren Zeitraum (1.November 1986 bis
31.Dezember 1987) fiihrt zu dem Ergebnis (Abb.5.2), daff die Mittelwerte und
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Standardabweichungen der Temperaturdaten von ECMWF und Boje (TM =
—10.6 £ 6.3°C und TP = —9.8 £ 8.7°C) gut iibereinstimmen. Dies gilt vor-
nehmlich ab dem Zeitpunkt der einsetzenden Gefrierperiode (ca. Anfang April).
Ab diesem Zeitpunkt werden zwar kurzzeitige Fluktuationen, wie sie in den Zeits-
erien der Bojentemperaturen zu erkennen sind (vgl. Abb.5.2), von den ECMWEF-
Temperaturen nicht aufgelést. Diese schwécher ausgepragten Fluktuationen der
ECMWF-Temperaturen bewegen sich aber im Bereich der Akzeptanz, da die
Glattung der groBriumigen Temperaturfelder berticksichtigt werden muf.
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Abbildung 5.1: Zeitserien der tiglichen Lufttemperaturen der Boje Nr.8310 (T2 )
(durchgezogene Linie) und der auf die Tagesposition der Boje interpolierten
ECMWF-Lufttemperaturen (T'M) (gestrichelte Linie) fir den Zeitraum vom 1.No-
vernber1986 bis 31.Mdrz 1987.
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Abbildung 5.2: Analoge Zeitserien wie in Abb.5.1 fir die Boje Nr.3313 (durch-
gezogene Linie) und die ECMWEF-Lufttemperaturen (gestrichelte Linie) fir den
Zeitraum vom 1.November 1986 bis 81.Dezember 1987.
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Das Streudiagramm von Abb.5.3 zeigt fiir eine Anzahl von sieben Bojen den
Bezug der Temperaturen TM und TP, Im Idealfall miissten die 2567 Datenpunkte
eine lineare Korrelation zeigen. Mit einem Korrelationskoeffizienten von 0.9 ist
eine gute Ubereinstimmung erreicht, die aber vornehmlich durch den Jahresgang
der Lufttemperatur erzielt wird. Auffallig in Abb. 5.3 ist die Abweichung der
Datenpunkte von der linearen Anpassung im Temperaturbereich der ECMWE-
Daten von —5 bis 0°C. Fiir diesen Bereich ist eine typische Abweichung der
ECMWEF Daten von —2.0 bis —4.0°C zu beobachten. Dies ist ausschlieflich auf
den Zeitraum der Schmelzperiode beschrankt.
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Abbildung 5.3: Interpolierte ECMWF-Lufttemperaturen (TM) in Abhingigkeit
von den gemessenen Temperaturdaten (T2) der Bojen Nr. 3310, 3311, 3312,
3813, 8314, 8316, 534 fir den Zeitraum vom 1.Februar 1986 bis 31.Dezember
1987. Die durchgezogene Linte gibt die lineare Anpassung der Datenpunkte wie-
der.

Die Untersuchungen der Lufttemperatur zeigen in erster Niherung eine Dis-
krepanz in den gemessenen Bojentemperaturen und den ECMWEF-Daten, die vor-
nehmlich auf die Frithjahrs- und Sommerperiode beschrinkt ist. Innerhalb dieser
saisonalen Schmelzperiode ist die ECMWEF-Lufttemperatur ca. 3.5°C niedriger
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als die gemessene Lufttemperatur der ARGOS-Bojen. Im allgemeinen wird an-
genommen [Hib83, Hoe87], daff die von ARGOS-Bojen gemessenen Lufttempe-
raturen in der Schmelzperiode des Eises aufgrund der kurzwelligen Einstrahlung
zu hoch sind, da sich die Thermistoren innerhalb eines Strahlungsgehiuses be-
finden, in welchem eine unzureichende Beliiftung auftreten kann. Die schlechte
Durchlifftung kann insbesondere bei schwachen Winden und zur Tageszeit des
héchsten Sonnenstandes zu einem Unterschied von bis zu 10.0°C' (L. Sellmann,
pers. Mitteilung) fithren. Als Tagesmittel wird dieser Fehler im Bereich von
1.0°C' angenommen [Hoe87], so daff trotz dieser Annahme eine hier beobachtete
Differenz von 2.0 bis 3.0°C verbleibt.

Eine wiederholende Analyse der ECMWE-Daten, die u.a. auch die gemesse-
nen Temperaturdaten von ARGOS-Bojen berlicksichtigt, ist fiir die bereits vor-
liegenden Datenfelder vorgesehen [H.Cattle, pers. Mitteilung]. Dies kénnte in
den Polarregionen zur Bestimmung von Lufttemperaturfeldern fithren, die eine
stérkere Orientierung an der Meereisbedeckung haben.

5.2 Auswirkungen auf das Meereismodell

Fir die Lufttemperatur stellt sich aus den vorherigen Ergebnissen die Frage nach
einer Anpassung der Antriebsfelder. Zur Wahl stehen hier eine raumliche oder
eine zeitliche Anpassung, die sich in einer Erhohung der Lufttemperatur duflert.

Fir den Zeitraum vom 15.0ktober 1986 bis zum 31.Méirz 1987 wurde
eine Erhéhung der ECMWEF-Lufttemperatur eingefithrt. Hierzu wurde fiir 200
Tage eine Zunahme der Temperatur von maximal 2.0°C' ermoglicht, wobei die
Erhéhung mit einer Sinusfunktion von sin(7'ag -7 /200) {iberlagert ist, damit nach
dem Zeitschritt ein abrupter Wechsel innerhalb des Temiperaturfeldes vermieden
wird. Ein 6-jahriger Simulationslauf fiir 1986 mit den analogen Anderungen von
T. ging dem analysierten Jahr 1987 voraus. Mit den gednderten Lufttempera-
turen T, befindet sich der Jahreszyklus der Meereisausdehnung fiir 1987 in bes-
serer Ubereinstimmung mit den Fernerkundungsdaten (analog zu Abb.4.3). Die
simulierte minimale Ausdehnung liegt niher, aber immer noch oberhalb der be-
obachteten Daten. Im Bereich des 6stlichen Weddellmeeres sind weiterhin noch
kleinere eisbedeckte Flachen zu finden, die nicht in den SMMR/SSMI-Daten zu
erkennen sind (vgl. Abb.4.5). Zuriickzufithren ist dies auf ein zu spites Einsetzen
der Schmelzperiode; dies ist durch das langsame Ansteigen der Lufttemperatur
T, aufgrund der sinusartigen Uberlagerung bedingt.

Als weitere Méglichkeit wird eine rdumliche Anpassung der Lufttemperatur
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T, geprift. Mit einer quadratischen Anpassung aus dem Temperaturvergleich
von ECMWF- und Bojen-Daten (Abb.5.3) zeigt sich, daB in erster Néherung
eine Erhshung von 2.7°C im Temperaturbereich von —5 bis 0°C’ die beste Uber-
einstimmung erzielt. Da die Bojendaten keine signifikanten Abweichungen im
Winter gegeniiber den ECMWEF-Daten aufweisen wird die Anhebung von 7, auf
die Schmelzperiode {1.November 1986 bis 31.Marz 1987) beschrankt.

Der in Abb.5.4 gezeigte Jahreszyklus von 1986 und 1987 ergibt, aufgrund der
riumlichen Anpassung von T, eine gute Ubereinstimmung mit den Beobach-
tungsdaten. Die regionale sommerliche Eisverteilung ist weiterhin noch unter-
schiedlich zu den Fernerkundungsdaten. Im norddstlichen Bereich der antarkti-
schen Halbinsel verbleibt im Simulationsexperiment ein zu grofier Anteil offenen
Wassers , welcher flaichenméBig im Bereich des 6stlichen Weddellmeeres kom-
pensiert wird. Die eisbedeckte Fliche im 8stlichen Weddellmeer fillt dabei aber
deutlich geringer aus, als es bel den vorherigen Modellexperimenten der Fall war.
Fiir alle weiteren Simulationen wird dieses angepafite Temperaturfeld verwen-
det. Eine weitere Anpassung des Temperaturfeldes erscheint nicht sinnvoll, da
die anderen Antricbsfelder, vor allem das Windfeld (vgl. [St090]), ebenfalls feh-
lerbehaftet sind und so einen nicht unerheblichen Einfluff auf des Verhalten des
Meereismodells haben.
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Abbildung 5.4: Analog zu Abb.4.3 fir eine Anhebung der Lufttemperatur T,
um 2.0°C' im Temperaturbereich von —5 bis 0°C im Zeitraum wvom 1.Novem-
ber 1986 bis 31.Mdrz 1987. Durchgezogene Linie (Modell) und gestrichelte Linte
(SMMR/SSMI-Daten).



Kapitel 6

Modelloptimierung

6.1 Atmosphéirische und ozeanische Ankopp-

lung

Die Ergebnisse der Sensitivititsstudien (Kapitel 4) haben gezeigt, dafl die Schub-
spannungskoeflizienten ¢, und ¢,, entscheidend das grofirdumige dynamische Ver-
halten des Meereismodells bestimmen; inshesondere hat das Verhiltnis von ¢, zu
¢y einen grofien Einflufl.

Fiir die weiteren Untersuchungen werden die als konstant angenommen Werte
des Salzgehaltes und der Ozeantemperatur des tiefen Ozeans durch die Daten des
hydrographischen Atlas des stidlichen Ozeans ersetzt [O1b92], um eine realistische
réumliche Verteilung im tiefen Ozean zu erzielen (vgl. auch Kapitel 2.4).

Unter den Annahmen, dafl die internen Spannungen vernachlissigbar klein
sind, die Corioliskraft nur einen geringen Einfluf} auf den Betrag der Eisdrift hat
(etwa 10 —20 % [Kot92]) und die ozeanische Strémung alleine durch ihre Reibung
représentiert wird (vgl. (2.2) und (2.3)), kénnen die quadratischen Ansitze fiir
die Schubspannungen aus (2.1) gleichgesetzt werden, so dal ndherungsweise gilt

pwew]® = pace|Ual® (6.1)
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Nimmt man die rAumlichen und zeitlichen Variationen der jeweiligen Dichten p,,
und p, als klein an, so ergibt sich mit den konstanten Schubspannungskoeffizien-
ten aus Umstellung von (5.1) eine Naherung fiir die freie Driftgeschwindigkeit uy
des Meereises

Pa% U, (6.2)

PuwCw

ur =

Auf der Grundlage von (6.2) 1iBt sich aus den Modellgeschwindigkeiten u ein
Windfaktor A, definieren, der sich aus dem Verhaltnis von u/U, ergibt und
dem Wurzelausdruck in {6.2) entspricht. In Abb.6.1 ist der Windfaktor A, als
Jahresmittel von 1987 fiir das eisbedecktie Gebiet zu sehen. Auffillig ist das
raumlich konstante Verhalten von A, fiir einen groflen Teil des Modellgebietes.
Nahe den kontinentalen Kiisten verringert sich der Wert von A,, erheblich, was
auf den starkeren Einflul der internen Spannungen zuriickgefithrt wird (vgl. z.B.
[Mar90], [Kot92]).

Abbildung 6.1: Rdumliches Jahresmittel des Windfaktors A, = u/Usy [in Pro-
zent] fiir das eisbedeckte Gebiet von 1987. Das Konturintervall betrdgt 1 %.

Der Wert von A, zeigt eine geringe Variation beziiglich der Jahreszeit, wo-
bei Monatsmittelwerte von A, ein anndhernd dhnliches Verhalten ergeben, wie
es in Abb.6.1 zu sehen ist. Mit den verwendeten Modellparametern ergibt sich
nach (6.2) ein theoretischer Wert von A, = (paCa/puwcw)? = 2.4 %. In Abb.6.2
ist der Jahresgang des mittleren Windfaktors A, fiir das eishbedeckte Gebiet in
1987 zu sehen. Der Mittelwert von A, betrigt etwa 2.3 % und ist nahezu kon-
stant wihrend des gesamten Jahres. Dieser Wert ist in guter Ubereinstimmung
mit von Bojen gemessenen Werten von 4,, in der Region des Weddellmeeres (z.B.
[Ixot92]). wobei man berticksichtigen muf}, da8 es sich bei dem Betrag von U, um
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bodennahe Winde handelt. Der leicht geringere Wert von A, in der Sommerperi-
ode ist in erster Linie auf des Jahresgang der Meereisausdehnung zuriickzufiihren,
da zu dieser Zeit eine Eisausdehnung existiert, die sich nahe der Kiistenregionen
ausrichtet und die internen Spannungen somit einen stirkern Einflufi auf das
Kréftegleichgewicht nehmen, was wiederum eine leichte Abnahme von A, zur
Folge hat. Im Jahresmittel ist die Ubereinstimmung zwischen dem theoretischen
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Abbildung 6.2: Jahreszyklus des Windfaktors A, = u/Uy [in Prozent] fir das
cisbedeckte Gebiet von 1987.

Wert von 2.4 % und dem Mittelwert des Meereismodells recht gut. Das dynami-
sche Verhalten des Meereises wird damit im starken Mafle durch das Verhiltnis
der Schubspannungskoeflizienten ¢, /c,, bestimmt (vgl. (6.2)). Fiir eine generelle
Anpassung der dynamischen Parameter des Meereismodells ist somit die Einstel-
lung des Verhéltnisses ¢,/c, von entscheidender Bedeutung. Aus den Abb.6.1
und 6.2 148t sich jedoch erkennen, dafl Schwankungen um den errechneten Mit-
telwert von A,, = 2.3 auftreten, die durch weitere dynamische Prozesse bedingt
sind.

Bei der Anpassung des Verhéltnisses c¢,/c, wird auf die Trajektorien der
ARGOS-Bojen zuriickgegriffen. Ahnliche Verfahren zeigten die Anwendbarkeit
der Lagrangeschen Beschreibung fiir einen Vergleich zwischen Modellergebnis-
sen und Trajektorien (z.B. [Hib82],[F1a92],[Vih93]). Ziel ist es, die Trajektorien
der ARGOS-Bojen durch die prognostizierten Driftgeschwindigkeiten des Modells
nachzuvollziehen. Aufgrund der guten zeitlichen Auflésung und raumlichen 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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Gitterpunkten, die der realen Bojenposition am nichsten liegen, auf die Start-
position der Boje interpoliert [Har94]. Auf dieser Position starten nun zeitgleich
die ARGOS-Boje mit der tiglichen Driftgeschwindigkeit up, und eine modellierte
Boje mit der interpolierten Driftgeschwindigkeit ups. Die jeweils neue Position
zum nachsten Zeitschritt ergibt sich somit aus den Betrdgen und der Richtung
der Geschwindigkeiten up und upyy. Die so ausgefiihrten Translationen der rea-
len und mocdellierten Boje beschreiben neue Positionen, die im Idealfall in einem
gemeinsamen Punkt enden. In den nachsten Zeitschritten kann dieses Verfahren
zur vollstindigen Beschreibung der Trajektorien wiederholt werden.

Tiir die Analyse der Drifttrajektorien werden die Bojen Nr.3311, 3312, 3313,
3314, 3316 und 534 als Vergleich herangezogen, da diese Bojen ein gute raumliche
Abdeckung des Weddellmeeres erreichten. Um zu gewihrleisten, dafl sich die
ARGOS-Bojen, die zum Vergleich herangezogen werden, im eisbedeckten Gebiet
bewegten, wird fiir die Drift der Bojen ein Zeitraum von 8 bzw. 9 Monaten
ausgewihlt, der etwa ab der einsetzenden Gefrierperiode beginnt. Im einzelnen
sind dies

e 1.April bis 31.Dezember 1986 Nr.534
e 1.Mai bis 31.Dezember 1987 die restlichen 5 Bojen,

wobei sich wahrend der Driltphase der 5 Bojen (Nr. 3311 bis 3316) zwei Gruppen
(1.Gruppe: Nr. 3311 und 3313 und 2.Gruppe: Nr. 3312, 3314, 3316) von sehr
dhnlichen Drifttrajekiorien herauskristallisierten (vgl. [Kot88]).

Die taglich zuriickgelegten Strecken der ARGOS-Bojen betragen typischer-
weise etwa 10 bis 30 Kilometer und liegen somit deutlich unterhalb der rdum-
lichen Auflésung des Modells. Trotzdem kann es mit der Zeit zu grofien Ab-
weichungen zwischen den modellierten und realen Trajektorien kommen, die u.a.
durch das oben genannte Lagrangesche Verfahren bedingt sind (vgl. Abb.4.2).
Der so akkumulierte Fehler in der Modelltrajektorie kann dazu fGhren, daf die
interpolierte Driftgeschwindigkeit upr anderen lokalen atmosphérischen Rand-
bedingungen unterliegt, als es bei der realen Boje der Fall ist, was somit eine
verstirkende Wirkung auf die Abweichung zwischen der realen und modellierten
Boje hat.

Die mittlere Distanz {Abb.4.2) zwischen modellierter und realer Boje betragt
am 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 ungefahr die gleiche Distanz zu den
modellierten Bojen im Jahr 1987, wie sie bei den restlichen drei Bojen in diesem
Zeitraum zu beobachten ist. Bei der in Abb.4.2 eingestellten Parameterwahl 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 gegeniiber den modellierten Bojen,
wahrend die realen Bojen Nr.3312,3314 und 3316 eher zu langsam im Vergleich
zu der Modellstudie sind.

Es gilt nun einen Kompromifl zwischen der kumulativen Abweichung von 600
km und der téglichen Abweichung zwischen Modelltrajektorie und der Trajek-
torie der ARGOS-Boje zu finden. Da die ARGOS-Bojen auch sehr kleinskalige
Bewegungen vollziehen, muf nicht der genaue Verlauf der Bojentrajektorie mit
der Driftgeschwindigkeit un reproduziert, sondern eine mittlere Bewegung der
Eisdrift prognostiziert werden, die aber eine gute zeitliche Auflésung aufweist.

Der Kompromifl besteht darin, die simulierte Boje auf die Position der rea-
len Boje zuriickzusetzen. Es gilt nun zu entscheiden, nach welchem Zeitpunkt
des freien Auseinanderdriftens der modellierten und realen Boje die modellierte
Boje auf die reale Bojenposition zuriickgesetzt werden mufl, um so den durch
das Lagrangesche Verfahren 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 verhélt. Nach 5-7 Tagen des Auseinanderdriftens betrigt 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 Griinden wird fiir alle
weiteren vergleichenden Untersuchungen der realen und modellierten Trajekto-
rien der Zeitschritt des Zuriicksetzens auf die realen Bojenpositionen gleich 10
Tage gesetzt, um so zum einen den kurzzeitigen Einflufi der durchziehenden Tief-
und Hochdruckgebiete zu unterdriicken und zum anderen geniigend Datenpunkte
fiir den statistischen Vergleich wihrend der Driftphase zu erhalten.
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Abbildung 6.3: Mittlere Distanz zwischen modellierten und realen Bojen (Nr.
3311, 3312, 3313, 3314, 3316 und 534) nach verschiedenen Zeitpunkten des
Zuricksetzens der modellierten Bojen auf die realen Bojenpositionen.
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Fiir die weiteren Untersuchungen wird die minimale Distanz zwischen den
modellierten und realen Bojen nach 10 Tagen als Referenz angenommen. Bei der
weiteren Analyse des Verhéltnisses der Schubspannungskoeflizienten ¢, /¢, wird
der ozeanische Wert ¢,, = 3.0 x 1072 gehalten. Fiir verschiedene Variationen von
co werden 7-Jahreslaufe mit dem atmosphérischen Antrieb von 1986 (6 Jahre)
und 1987 (1 Jahr) durchgefiihrt, wobei die Geschwindigkeitsfelder der letzten 2
Jahre (1986 und 1987) zur Analyse herangezogen werden.

Die Ergebnisse der Simulationen mit verschiedenen Werten des Verhé&ltnisses
von ¢, /cy zeigen (Abb.6.4), dafl die mittlere Distanz, nach Anpassung mit einer
Spline-Funktion, bei etwa 37 km ein Minimum hat, was einem Verhéaltnis von
CofCw = 0.44 entspricht. Dieser Wert liegt nahe dem in den Sensitivititsstudien
(Kapitel 4) verwendeten Wert von ¢,/c,, = 0.5.

_ Jede der sechs analysierten Bojen zeigt ein hnliches Verhalten gegeniiber den
Anderungen vom Verhéltnis ¢, /¢y, wie es in Abb.6.4 zu sehen ist. Bei allen Bojen
liegt der Minimumwert nalie dem gemittelten Wert von ¢,/c,, = 0.44 £0.03.

Der ozeanische Schubspannungskoeffizient ¢, ist in vielen bisherigen Meer-
eisstudien (z.B. [Hib79], [Lem90], [Sto92a] mit dem Wert aus dem AIDJEX-
Experiment gleich 5.5 x 107% gesetzt worden. Fiir diesen Wert von ¢, werden,
entsprechend zu Abb.6.4, weitere Simulationsexperimente mit Variationen des
atmosphérischen Schubspannungskoetfizienten ¢, durchgefiithrt. Aus der Spline-
Anpassung ergibt sich in Abb.6.5 ein dhnlich 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 Verhéltnis ¢, /¢, mit 0.38 nahe dem
aus Abb.6.4 ermittelten Wert, wobeil die mittlere Distanz nach 10 Tagen nahezu
identisch ist.

Fiir beide ozeanische Schubspannungskoeffizienten von ¢, = 3.0 x 1073 oder
5.5 x 1072 ist keine eindeutige Unterscheidung nach der jeweiligen Einstellung
der Schubspannungskoeffizienten méglich. Jedoch zeigt sich bei beiden Simu-
lationsstudien ein deutliches Minimum fiir das Verhiltnis der Schubspannungs-
koeffizienten ¢,/c,. Die Eisdickenverteilungen und die Eiskonzentrationen sind
bel beiden Einstellungen des ozeanischen Schubspannungskoeffizienten ¢,, nahezu
identisch, wenn das Verhaltnis von ¢,/c¢, sich nahe dem Minimum der Abb.6.4
und 6.5 befindet. Versuche mit extremen Werten fiir ¢, und ¢, (z.B. 1/10 oder
das 10-fache der Werte aus Abb.4.2) weisen allerdings auch starke Anderungen
in der Eisdickenverteilung und der Drifttrajektorien auf, und damit auch eine
Erhéhung der mittleren Distanz, wenn das Verhéltnis von ¢,/c,, nahe dem ermit-
telten Minimum liegt.

Als Resultat der Anpassung der rdumlich und zeitlich konstanten Parameter
der Schubspannungskoeffizienten ergibt sich, da die Balance der ozeanischen
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und der atmosphérischen Krifte entscheidender fiir das dynamische Verhalten
des Meereismodells ist als die Einstellung der absoluten Werte von ¢, oder c¢,,.
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Abbildung 6.4: Mitilere Distanz zwischen modellierten und realen Bojen (Nr.
3811, 3312, 3313, 8514, 3316 und 534) nach jeweils 10 Tagen fir eine 8- bzw. 9-
monatige Driftphase in 1986 und 1987 in Abhdingigkeit vom Verhdltnis der Schub-
spannungskoeffizienten c,/cy. ¢y = 3.0 x 1073,
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Abbildung 6.5: Analog zu Abb.6.4, aber mit einem geinderten Wert des ozeani-
schen Schubspannungskoeffizienten von c, = 5.5 x 1073,
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6.2 Rheologische Modellparameter

Ein weiterer Modellparameter, der einen Einflufl auf das dynamische Verhalten
des Meereismodells hat (vgl. Kapitel 4.3.2), ist der Eisstirkenparameter P* (z.B.
[Owe90]). Fiir hohe Werte von P* wird ein Eis mit gréfierer Widerstandskraft
gegeniiber Deformationen simuliert, wihrend fiir niedrige Werte von P* ein wei-
ches Eis simuliert wird, was zu einem Ansteigen der Eisdicken fithren kann. Der
Wert P* wurde in den Meereismodellen je nach zeitlicher Auflésung der Windan-
triebsdaten gesetzt, z.B. 5000 N/m? bei Monatsmittelwerten [Hib79] und 27500
N/m? bei tiglichen Winden [Hib83], [Owe90]. Um die genauere Einstellung von
P* zu tberprifen, wird die gleiche Anpassungsmethode verwandt, die fiir das
Verhéltnis der Schubspannungskoeflizienten genutzt wurde.

Innerhalb dieser Untersuchungen wird das Verhdltnis der Schubspannungsko-
effizienten auf 0.44 gesetzt und der Wert fiir ¢,, = 3.0 x 1072 verwendet. Bei der
Analyse der mittleren Distanzen nach jeweils 10 Tagen zeigt sich, dafl nicht alle
sechs verwendeten Bojen das gleiche Verhalten gegentiber den Modellergebnissen
wiedergeben, wie es z.B. in Kapitel 6.1 bei der Anpassung der Schubspannungs-
koefhzienten zu beobachten ist. Im weiteren erfolgt eine Trennung der Analysen
in drei Gebiete, fiir die schon angesprochenen zwei Gruppen in 1987 und die
Driftboje Nr.534 in 1986.

Fiir die 8-monatige Driftphase in 1986 ist ein lokales Minimum bei P* = 19600
N/m? zu sehen (Abb.6.6). Dieses Minimum zeigt einen weiten Bereich fiir die
Variation von P*. Ab etwa 25000 N/m? ist ein nennenswertes Ansteigen der
mittleren Distanz zu registrieren. Die Anderung der mittleren Distanz nach 10
Tagen fallt dabei aber deutlich geringer aus, als es bei den Untersuchungen fiir die
Schubspannungskoefhizienten der Fall ist, denn auch bei grofien oder kleinen Wer-
ten (z.B. 10 oder 35 x10°) &ndert sich das dynamische Verhalten der modellierten
Boje Nr.534 gering (etwa 4 km pro 10 Tage). Anderungen dieser Gréfenordnung
kénnen schon bei kleiner Variation des Verhéltnisses der Schubspannungskoefhi-
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 Eisstarkenparameters P* ab. Fir die Gruppe der
Bojen Nr.3311 und 3313 (Abb.6.7) ist ein asymptotisches Verhalten der mittleren
Distanz ab etwa 20000 N/m? zu beobachten, wihrend die Bojen Nr.3312,3314
und 3316 (Abb.6.8) eher im Bereich fiir das weichere Eis einen minimalen Abstand
zwischen realen und modellierten Bojen aufweisen. Dieses Verhalten spiegelt die
schon erwéhnte unterschiedliche Lange der modellierten Trajektorien fiir diese
beiden Gruppen wieder.

Aus den Ergebnissen der Minimierung der Abstdnde zwischen realen und mo-
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dellierten Bojen bei Variationen des Eisstdrkenparameters P* ergibt sich, daf
nur bei der Boje Nr.534, die sich im westlichen Bereich des Weddellmeeres be-
fand, eine eindeutige Zuordnung von P~ feststellen 1afit. Die Boje Nr.534 driftete
nordwérts entlang der antarktischen Halbinsel und befand sich wéhrend dieser
Zeit in einem Gebiet, wo grofere Fisdicken anzutreffen sind [Eic94] und De-
[ormationsprozesse in Zusammenhang mit der Eisdicke eine entscheidende Rolle
spielen.

Die Drift der modellierten Bojen in 1987 wird in erster Linie durch die at-
mosphiérische und ozeanische Ankoppelung 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 heschreiben [Sto92a].

Aufgrund des Bojenvergleiches fiir die Boje Nr.534 ergibt sich ein optimaler
Wert fiir P* von etwa 20000, was dem schon in den Sensitivitatsstudien (Kapitel
4) gewahlten Wert entspricht.

Die Exzentrizitat e ist ein weiterer Modellparameter, der einen Einflufl auf
das dynamische Verhalten des Meereises hat. Dieser Modellparameter be-
schreibt das Verhaltnis der Kompressions- zur Scherviskositdt, genauer +/(/n
(vgl. (2.8)). In bisherigen Modellstudien wurde der Wert fiir e = 2.0 gesetzt
(z.B. [Hib79],]Owe90]). Varilert man e um diesen Wert, so zeigt sich bei kleine-
ren Werten von e ein Ansteigen der Eisdicken, insbesondere an den kontinentalen
Rindern. Dies ist auf die Erhéhung der Scherviskositit (n = () zurtickzufithren,
was zur Folge hat, dafi die Scherdeformationen einen noch stérkeren Einfluff auf
die Deformationen nehmen als es im Standardexperiment mit e = 2.0 schon der
Fall ist [Har94]. Bei einem Wert von e > 2.0 wird die Scherdeformation des
Eises reduziert, und es kommt zu geringeren Fisdicken, inshesondere nahe der
Kistenregionen.

Die mittlere Distanz nach 10 Tagen zeigt fiir alle modellierten und realen Bo-
jen ein ahnliches Verhalten bei Variation der Exzentrizitat, wie es als Beispiel in
Abb.6.9 fiir die Boje Nr.534 zu sehen ist. Bei einer Eréhung 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 becbachten, was auf eine betrachtliche Reduzierung der Driftgeschwin-
digkeit der modellierten Bojen zurlickzufiihren ist. Dieser Iffekt geht einher mit
einer starken Zunahme der mittleren Eisdicke fiir kleine Werte der Exzentrizitat
e. Vereinzelt kann es an den Kiisten zu Eisdicken /; von unrealistischen 6 m
kommen (fiir ¢ = 0.5).

Der Bojenvergleich macht deutlich, dal die Scherviskositdt nicht zu grof§
gegeniiber der Kompressionsviskositat gewdhlt werden darf, da ansonsten die
Driftgeschwindigkeit des Meereises durch die grofien Eisdicken merklich reduziert
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wird. Aus diesem Grunde erscheint der bisher verwendete Wert der Exzentrizitat
e = 2.0 als geeignet, um die Meereisdrift im Gebiet des Weddellmeeres befriedi-
gend zu beschreiben. Im weiteren wird der Wert von e = 2.0 als Standardwert

beibehalten.
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6.3 Diskussion

Das Verfahren der Differenz fiir die modellierten und realen Bojen ist als eine
sinnvolle Anwendung fiir die Optimierung der dynamischen Modellparameter
anzusehen. Uber den mittleren Abstand nach 10 Tagen zwischen modellierter
und realer Boje kénnen insbesondere die Schubspannungskoeffizienten ¢, und ¢,
dahingehend optimiert werden, dafi die Differenzen zwischen Modellergebnissen
und den Resultaten der Bojentrajektorien minimiert werden. Dies liegt darin
begriindet, dafl die ozeanische und atmosphérische Schubspannungen fir einen
groflen Teil des Modellgebietes die wesentlichen Antriebsgréfien sind, und damit
das dynamische Verhalten des Meereismodells entscheidend beeinflussen.

Der fiir das gesamte Modellgebiet ermittelte mittlere Windfaktor A,, betrigt
2.3 % und ist damit in guter Ubereinstimmung 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 10-m Wind und beinhal-
tet den Zeitraum, in dem sich die Boje im inneren Teil des eisbedeckten Gebietes
befand. In der Eisrandzone wurde fiir 1990/91 ein groBerer Wert (A, = 3.4 %)
beobachtet. Fiir einen fritheren Zeitraum wurde der Windfaktor A,, mit etwa 3.0
% im ostlichen Weddellmeer bestimmt [Mar90] und ist ebenfalls in guter Uber-
einstimmung mit den Modellergebnissen. Weiterhin kann das Modellergebnis von
Ay = 2.3 % somit als gute Bestitigung fiir die Annahme des ECMWLEF-Windes
als Oberflachenwind angesehen werden.

Typische Werte fiir A, bewegen sich in der Arktis bei etwa 0.9 bis 1.9 %
[Tho82]. Dieser niedrigere Wert in der Arktis wird in erster Linie auf das geringere
freie Driftverhalten, und die damit verbundenen gréfleren internen Spannungen,
des arktischen Meereises gegeniiber dem antarktischen Meereis zuriickgefiihrt.

Die in dem Meereismodell optimierten Schubspannungskoeffizienten von ¢, =
1.32 x 107 und ¢, = 3.0 x 1072 ergeben ein Verhéltnis von ¢,/c,, = 0.44. Dies
Verhiltniss von ¢,/c,, bewegt sich im Rahmen von bisher ermittelten Litera-
turwerten fiir das Gebiet des Weddellmeeres (z.B. 0.5 [Vih93] und 0.28 - 0.59
(Hoe91]).

Analysen von Driftdaten wihrend des WWSP86-Experimentes ergaben einen
Wert fiir ¢, = 1.72x 1072 [Wam93]. Aus verschiedenen Gebieten mit unterschied-
lichen Rauhigkeiten wurde ein Wertebereich von ¢, = 1.2 — 3.7 x 1072 ermittelt
[Ove85]. Der im Meereismodell verwendete Wert von ¢, = 1.32 x 1072 ist damit
in guter Ubereinstimmung und eher am unteren Bereich anzusiedeln. Gréfere
Werte fiir ¢, wiirden ebenfalls ein sinnvolles Driftverhalten des Meereises wieder-
geben, wenn gleichzeitig der ozeanische Schubspannungskoeftizient ¢, angehoben
wird, damit das Verhéltnis ¢,/c, optimal bleibt.



6.3 Diskussion

81

Der Einflul des Verhéltnisses von ¢,/c,, zeigt aber auch, daf} keine eindeu-
tige Bestimmung der jeweiligen Schubspannungskoeflizienten separat moglich ist.
Bewegen sich die Werte von ¢, und ¢, im Rahmen der bisher ermittelten Litera-
turwerte, so ist das Driftverhalten des Modells in Bezug auf die Drifttrajektorien
der realen Bojen nahezu identisch, wenn der ermittelte optimale Wert von ¢,/c,,
eingehalten wird.

Variationen der rheologischen Modellparameter zeigen deutlich geringere Aus-
wirkungen auf die Kinematik des Modells als von den Veranderungen des Verhalt-
nisses der Schubspannungskoeffizienten ausgehen. Ebenso sind starke rdumliche
Unterschiede zwischen den einzelnen Bojenvergleichen bei den Variationen der
rheologischen Parameter zu sehen. Dies trifft vor allem auf die Gebiete mit Kon-
vergenz zu, denn in stark konvergenten Gebieten (z.B. nahe der antarktischen
Halbinsel), tragen sowohl das Verhdltnis der Schubspannungskoeffizienten ¢,/c,
als auch der Eistdrkenparameter P* entscheidend zum Driftverhalten des Meer-
eises bei.

In Abb.6.10 ist die taglich zuriickgelegte Strecke einer realen Boje und einer
modellierten Boje, die der freien Drift unterliegt und mit einem Windfaktor von
2.4 % durch den ECMWF-Wind an der Position der Boje angetrieben wird (vgl.
(6.2)), zu sehen. Generell 148t sich sagen, daf bei den kleinen zurtckgelegten
Strecken, was einer niedrigen Driftgeschwindigkeit entspricht, die freie Drift in
vielen Féllen hohere Werte als die ARGOS-Boje liefert. Dies gilt u.a. als Indiz
fiir das Auftreten von internen Spannungen im Meereis. Die grofleren zuriickge-
legten Strecken der realen Boje Nr.3314 am Ende der Driftperiode (etwa ab dem
Tag 690) legen die Vermutung nahe, dafl u.a. der ozeanische Antrieb in diesen
Regionen (Zirkumpolarstrom) im Modell zu schwach ausgepragt ist.

Trotz der guten Ubereinstimmung zwischen theoretischem und vom Modell
bestimmten mittlerem Windfaktor zeigen sich deutliche Unterschiede in der sta-
tistischen Verteilung der Geschwindigkeiten zwischen der freien Drift und dem
Meereismodell mit dem viskos-plastischen Rheologicansatz. Die Abbildungen
6.11 und 6.12 geben, im jeweiligen Zeitraum der Drift, die Verteilung der tagli-
chen Driftgeschwindigkeiten fiir das komplette Modell, der freien Drift und der
realen Boje an den Positionen der ARGOS-Bojen wieder. Wie sich ersehen 1aft,
liefert das Meereismodell eine gute Ubereinstimmung mit den beobachteten Drift-
geschwindigkeiten der ARGOS-Bojen. Dies gilt insbesondere fiir die Boje Nr.534,
die im stdrkeren Mafle den internen Spannungen ausgesetzt ist und eine Reduk-
tion der Driftgeschwindigkeit erfahrt, was im Modell durch eine bessere Geschwin-
digkeitsverteilung (vgl. Abb.6.12) im Vergleich zur freien Drift reproduziert wird.
Fir die Gebiete, wo die internen Spannungen eine nur untergeordnete Rolle spie-
len, wird die Geschwindigkeitsverteilung durch die freie Drift und durch die Mo-
dellergebnisse nahezu identisch 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 tdglich zuickgelegten Strecken firr eine 8-monatige
Driftperiode in 1987 der Boje Nr.83318. Die gestrichelte Linie entspricht der
realen Boje, wihrend die durchgezogene Linie eine modellierte Boje darstellt, die
der freien Drift unterliegt und mit dem ECMWF-Wind an der Position der Boje
angetrieben wird.
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Abbildung 6.11: Histogramm von der Geschwindigkeitsverteilung der Fisdrift fur
die Boje Nr,3313 wdhrend einer 8-monatigen Driftperiode ab dem 1. Mai 1987.
Das obere Bild zeigt die vom Modell prognostizierten Geschwindigkeiten, das mift-
lere die beobachteten Groflen der ARGOS-Boje und das untere Bild die Geschwin-
digkeiten fir die freie Drift.
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Abbildung 6.12: Analog zu Abb. 6.11 fir die Boje Nr.53} wihrend einer 9-
monatigen Driftperiode ab dem 1. April 1986.



Kapitel 7

Standardexperiment

7.1 Modifiziertes Standardexperiment

In diesem Kapitel werden die wesentlichen Charakteristiken des optimierten
Meereismodells dargestellt und einige prognostische Variablen mit MeBdaten und
Beobachtungen verglichen. Insbesondere erfahirt das Verhalten der Schneebe-
deckung eine gesonderte Betrachtung, umn den Einflufl dieser Grofie auf das Meer-
eis ndher zu bestimmen. Auflerdem wird der ozeanische Warmeflul eingehender
untersucht, damit die Auswirkungen auf die Kopplungprozesse vom Meereis an
den Ozean genauer betrachtet werden kénnen.

Fir die weiteren Studien werden die optimierten Parameter (cy, ¢4, £, €)
des vorhergehenden Kapitels hinzugezogen. Weiterhin wird ab diesem Zeitpunkt
ein alternativer Algorithmus, der aus einem upstream-Schema mit einer Anti-
Diffusionsgeschwindigkeit besteht, fiir die Advektion des Meereises genutzt, um
die auftretenden negativen Eisdicken aufgrund des zentralen Differenzen-Schemas
zu vermeiden (siehe hierzu Anhang B).

Das in diesem Kapitel modifizierte Standardexperiment zeigt grundlegende
Ubereinstimmungen mit dem vorherigen Referenzlauf der Sensitivititsstudien
(siche Kapitel 4), jedoch sind die genannten Modifikationen als niitzliche 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
fiir ein Zwei-Eisklassenmodell behandelt wurden [Har94] und die wesentlichen
Modifikationen 1m Anhang B dargestellt sind.

7.2 Eiskonzentration

Die im vorherigen Abschnitt 7.1 angefithrten Modifikationen des Modells erge-
ben einen Jahresgang der Eisausdehnung, der in sehr guter Ubereinstimmung mit
den Ergebnissen der Fernerkundungsdaten ist (Abb.7.1). Die Bedeckungsgrad des
Eismodells ist in der Wintersaison gekennzeichnet durch einen grofien Anteil von
Gebieten mit einer Eiskonzentration von deutlich mehr als 90 % (siehe Abb.7.2
mittleres Bild). Dieses Verhalten ist wihrend des gesamten Jahres zu beobach-
ten und ergibt im Vergleich zu den passiven Fernerkundungsdaten grofiere Werte
fiir den Jahresgang des eisbedeckten Gebietes (vgl. Abb.4.4). Das Eisrandge-
biet wird zur Eiskante hin durch einen stark abfallenden Gradienten im Eisbe-
deckungsgrad reprisentiert. Vergleiche mit Fernerkundungsdaten (siehe Abb.7.2,
oberes und unteres Bild) ergeben eine generelle Ubereinstimmung von beobach-
teten und modellierten Eiskonzentrationen. Jedoch zeigen sich Unterschiede fiir
die Regionen der hohen Eiskonzentrationen, die unterschiedlich stark ausgepragt
sind, je nachdem welcher Algorithmus der passiven Mikrowellendaten zum Ver-
gleich herangezogen wird. Der Nasa-Team Algorithmus erzeugt dabei fiir ein
grofies eisbedecktes Gebiet eine deutlich geringere Eiskonzentration als es durch
das Modell wiedergegeben wird, wiahrend der Comiso-Algorithmus eine bessere

Ubereinstimmung mit den Modellergebnissen erzielt.

Ostlich des Weddellmeeres hat sich fiir sehr hohe Eiskonzentrationen aus
einem Vergleich zwischen Fernerkundungsdaten und Beobachtungen bei Heli-
kopterfligen gezeigt, dafl der Nasa-Team Algorithmus die Eisbedeckung un-
terschatzt [All93]. Fir arktische Regionen konnte diese, durch den Nasa-Team
Algorithmus erzeugte, zu niedrige Bestimmung der Eiskonzentration ebenfalls
bestatigt werden und betragt dort etwa 5 - 15 % [Ste92]. Zurlckgefithrt wird diese
Unterschatzung auf das Vorhandensein von diinnem 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 arktischen Regionen hat sich auch beim Comiso-Algorithmus eine Un-
terschatzung fir Eiskonzentrationen von mehr als 95 % gezeigt [Ste92]. Das Pro-
blem der nur unzureichend bekannten Ankerpunkte in antarktischen Gebieten ist
ein weiterer Unsicherheitsfaktor in der Bestimmung der Eiskonzentrationen durch
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Fernerkundungsdaten. Aus den hier genannten Griinden ist zum gegenwértigen
Zeitpunkt nicht zu entscheiden, ob das Meereismodell oder die Analysen der Fer-
nerkundungsdaten Eiskonzentrationen fiir die Wintersituation liefern, die niher
an der Realitat liegen.

Die in den SSMI-Daten zu erkennenden niedrigeren Eiskonzentrationen ent-
lang der antarktischen Kiisten sind auf Kiistenpolynyen zuriickzufiihren, die auf-
grund der schlechteren rdumlichen Auflésung des Meereismodells nicht aufgezeigt
werden konnen. Durch die bedingten Auflésungsunterschiede gilt analoge Argu-
mentation fiir die detailiertere Darstellung der Eisrandzone in den Fernerkun-
dungsdaten.

Der Vergleich zwischen Modellergebnissen und Analysen der Fernerkundungs-
daten ist in Abb.7.3 flir die sommerliche Eisverteilung zu sehen. Trotz der op-
timierten dynamischen Parameter und den oben genannten Modifikationen ist
die Ubereinstimmung der Eiskonzentrationen fiir diesen Zeitraum weiterhin nur
bedingt gut. Im siidlichen Weddellmeer erscheinen die Daten und die Modell-
ergebnisse in guter Ubereinstimmung zu sein, wihrend 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 vornehmlich um ein Gebiet
mit zweijahrigem Eis (2.B. [Eic94]), so dafl dunnes Eis nicht als Begriindung fiir
diesen Unterschied angefithrt werden kann. Die Unterschiede diirften in erster
Linie auf die atmospharischen Antriebsfelder des Meereismodells zuriickgefithrt
werden, wobei sich auch vor der Korrektur des Lufttemperaturfeldes in Kapi-
tel 5 eine annahernd dhnliche sommerliche Eisverteilung nahe der antarktischen
Halbinsel ergab.

Die ECMWF-Lufttemperaturfelder weisen eine {iberwiegend zonale Ausrich-
tung auf, wiahrend die Isolinien der Meereistemperaturen aus den Analysen der
SMMR-Daten eine mehr meridionale Kritmmung in der N&he der antarktischen
Halbinsel erfahren [Glo92]. Obwohl die Meereistemperaturen nicht den Lufttem-
peraturen entsprechen, ist jedoch zu erwarten, dafi die Temperaturen des Meerei-
ses einen Einfluf auf die oberflaichennahen Lufttemperaturen haben. Aus diesem
Grunde liegt die Vermutung nahe, daB die Randbedingung der atmosphérischen
Lufttemperatur ein wesentlicher Faktor fiir die zu geringe nérdliche Sommereis-
ausdehnung ist. Weiterhin kénnen die dynamischen Antriebsfelder des ECMWE'-
Windes und der geostrophischen Strémung in der genannten Region zu schwach
ausgepragt sein.
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Abbildung 7.1: Fisausdehnung des modifizierten Standardlaufes (analog zu
Abb.4.8 und Abb.5.4) der Jahre 1986 und 1987. Durchgezogene Linie (Modell)
und gestrichelte Linie (SMMR/SSMI-Daten).
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SSM/|

Sep.1987

Abbildung 7.2: Mittlere Fiskonzentration [in Prozent] fir den September 1987
(Wintersituation). Die SSMI-Daten werden durch die Algorithmen vom Nasa-
Team (oberes Bild) und von Comiso (unteres Bild) dargestelll. Die Eiskonzen-
tration des Modells ist im mittleren Bild zu sehen. Das Konturintervall betrdgt
15 %. Minimum = 15 %.
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Abbildung 7.3: Mittlere Liskonzentration f[in Prozent] fir den Februar 1987
(Sommersituation). SMMR-Daten vom Nasa-Team Algorithmus (oberes Bild)
und die prognostizierten Fiskonzentrationen des Modells (unteres Bild). Das
Konturintervall betrigt 15 %. Minimum = 15 %.
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7.3  Eisdrift

Die Drift des Meereises ist in der Meereismodellierung nicht nur eine niitzliche
Erginzung, 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 schlieBen
an die Argumentationen iiber die Dynamik des Weddellmeeres von vorhergehen-
den Modellstudien an [Hib83],[Lem90)].

Der Vergleich der realen und der optimierten simulierten Bojentrajektorien
aus Kapitel 6 sind in Abb.7.4 und 7.5 dargestellt. Fir die Bojen in 1987 ver-
bleibt auch nach der Optimierung ein Unterschied in den simulierten und beob-
achteten Trajektorien, wofiir in erster Linie der Unterschied zwischen den lokalen
Winden und Strémungen, die auf die reale Boje wirken und den Antriebsfeldern
(Wind und geostrophische Stromung) des Modells verantwortlich sind. Deut-
lich wird dieser Sachverhalt inshesondere ab dem November 1987, da sich der
Abstand zwischen realer und simulierter Boje ab diesemn Zeitpunkt vergréfert.
In den dortigen Gebieten sind die Betrige des Windes und der geostrophischen
Stréomungsgeschwindigkeit relativ grofi, so dafl Abwelchungen zwischen den rea-
len lokalen Antriebsfeldern (Bojen) und den Antriebsdaten des Modells starkere
Auswirkungen haben.

Generell 148t sich eine gute Ubereinstimmung des Driftverhaltens der simulier-
ten Bojen mit den ARGOS-Bojen erzielen. Die grofiraumige Drift der simulierten
Bojen weist die typischen Driftgeschwindigkeiten fiir das Gebiet des Weddellmee-
res auf. Weiterhin wird der Ubergang von der nérdlichen Driftrichtung zu einer
mehr &stlichen Orientierung (etwa bei 65° S) von den Stmulationsergebnissen wie-
dergegeben. Dieses Verhalten weist dhnliche Ergebnisse in Bezug auf die Eiskante
und dem grofiraumigen Wachstum des Meereises auf, wie es in einer Studie iiber

Driftbojen fiir 1980 der Fall war {Mas92].
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Abbildung 7.4: Trajektorien der simulierten (durchgezogene Linie) und beobach-
teten Drift (gestrichelte Linie) fir den Zeitraum wvom 1.Mai bis 31 .Dezember
1986 (Boje Nt.534) und vom 1.April 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 daf§ auf einen zusétzlichen Vergleich der
Modellergebnisse mit weiteren ARGOS-Bojen [Hoe87] eingegangen wird, der fiir
den genannten Zeitraum von Interesse ist. Diese Bojen wurden etwa Anfang
August 1987 nahe dem Greenwich Meridian ausgesetzt (siehe Tabelle 3.1). Da
diese Bojen etwa ab dem November zum groflen Teil im offenen Wasser drifteten
[Hoe87], ist im eisbedeckten Gebieten ein Vergleich mit den Modellergebnissen
von August bis Ende Oktober 1987 moglich. Fir diesen kurzen Zeitraum wird
auf eine Optimierung (analog zu Kapitel 6) verzichtet, da sich die Bojen in einem
Gebiet befanden, wo interne Spannungen eine untergeordnete Bedeutung besit-
zen und das Verhaltnis der Schubspannungskoeffizienten von den anderen Bojen
(aus Kapitel 6) auf diese Regionen iibertragen werden kann.

Die Drift der simulierten Bojen zeigt eine generelle Ubereinstimmung mit
der Drift der ARGOS-Bojen. Exemplarisch ist in Abb.7.6 der Trajektorienver-
gleich der Bojen 3293,3294,6571 und 6574 zu sehen. Die nicht dargestellten Bo-
jen (z.B. 6573) weisen fiir den gleichen Zeitraum ein sehr &dhnliches Verhalten
auf. Anderungen der rheologischen Parameter fithren zu vernachlissigbar klei-
nen Verdnderungen in den simulierten Trajektorien, wahrend eine Verdnderung
des Verhiltnisses der Schubspannungskoeflizienten ¢, /¢, eine grofiere Wirkung
auf die simulierten Trajektorien hat.
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Abbildung 7.5: Trajektorien der simulierten (durchgezogene Linie) und beobach-
teten Drift (gestrichelle Linie) fir den Zeitraum vom 1. April bis 31.Dezember
1987. (Bojen Nr.3313 und 3816). Auf die Darstellung von Boje Nr.3812 wird

aus Grinden der Ubersicht verzichtet, da die Boje sehr dhnlich der Boje Nr.3316
driftete.
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Abbildung 7.6: Trajektorien der simulierten (gestrichelte Linie) und beobachteten
Drift (durchgezogene Linie) fir den Zeitraum vom I.August bis 31.Oktober 1986
(Bojen Nr.3298,6571,3294 und 657]).
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7.4 Schnee-Eis-Konversionsverhalten

Die Schneebedeckung beeinflult die Massen- und Energiebilanz des Meereises
und damit die Sensitivitit der Meereisbedeckung gegeniiber klimatischen Ande-
rungen. Der EinfluBl des Schneebedeckung auf dem Meereis ist nicht nur in der
Modellierung von Interesse (siehe u.a. [Led91],[Owe90]), sondern auch fir die
Analyse der Fernerkundungsdaten von enormer Wichtigkeit (z.B. [Com92]). Eine
Verringerung des Eisvolumens fiir das Weddellmeer wurde in einem Meereismo-
dell durch das Vorhandensein einer Schneeauflage beobachtet [Owe90]. Messun-
gen haben gezeigt, daB die relativ hohe Schneebedeckung im Weddellmeer haufig
zu einem negativen Freibord der Eisschollen fithrt, welches bewirkt, daf durch
Fluten der Eisscholle meteorisches Eis gebildet werden kann {Eic94]. Da der Pro-
zef der Erzeugung meteorischen Eises itn Rahmen dieser Arbeit im Meereismodell
implementiert wurde, lassen sich Aussagen iiber die zeitliche und raumliche Ver-

teilung erzielen.

Das Standard Meereismodell mit Schneemodul liefert im Jahresmittel ein um
24 % geringes Eisvolumen als es bel einer Modellsimulation ohne Schneeauflage
der Fall ist (Abb.7.7). Die kontinuierliche Niederschlagsrate von 35 cm/Jahr fallt
als Schnee auf die Eishedeckung, welche je nach Jahreszeit und Region unter-
schiedliche Eisdicken aufweist. Der Konversionsprozefl von Schnee in meteorisches
Eis ist also im starken Mafle durch die Eisdickenverteilung gegeben. Der Zeitraum
der Schnee-Eis-Konversion ist fiir die Niederschlagsrate von 35 cm/Jahr in erster
Linie auf das Ende des Winters (etwa um den Tag 300) und auf die Sommerpe-
riode beschrinkt (Abb.7.8). Fir eine erhohte Niederschlagsrate von 50 cm/Jahr
zeigt sich insbesondere in der Winterzeit ein deutliches Ansteigen der Bildungs-
rate von meteorischem Eis, die auch frither etwa ab dem Tag 170 einsetzt. Bel
einer geringeren Niederschlagsrate von 20 cm/Jahr spielt der Umwandlungsproze$
von Schnee in meteorisches Eis praktisch keine Rolle. Erst ab einer Niederschlags-
rate von mehr als 20 cm/Jahr gewinnt die Schnee-Eis-Konversion an Wichtigkeit
und ist insbesondere fiir erhohte Niederschlagsraten als eine wichtige Quelle fir
das gesamte Eisvolumen anzusehen.

Bei einer Niederschlagsrate von 35 em/Jahr betragt der Anteil des meteori-
schen Eisvolumens am gesamten Eisvolumen etwa 2 %. Messungen aus mehreren
Expeditionen ergaben fiir die Region des Weddellmeeres einen Wert von 4 %
[Eic94], so dafl das Modellergebnis unterhalb der Beobachtungen liegt. Dies ist
insbesondere durch die zeitlich und raumlich konstante Niederschlagsrate von 35
cm/Jahr im Modell bedingt. Eine héhere Niederschlagsrate von z.B. 50 cm/Jahr
ergibt einen Anteil von meteorischem Eis, der nahe an den Beobachtungen liegt.
Weiterhin ist die groBere 6stliche Ausdehnung des Meereismodells gegeniiber den
Regionen der Bohrkernuntersuchungen von Bedeutung, da 6stlich von 20° W die
Bildung von meteorischem Eis nur eine untergeordnete Rolle spielt, obwohl das
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Meereisvolumen in diesen Gebieten wesentlich zum gesamten Meereisvolumen
beltrigt.

Der Umwandlungsprozel von Schnee in meteorisches Eis ist im Modellgebiet
nicht iiberall von gleicher Bedeutung. Fiir die zeitliche und riumliche Entwick-
lung des meteorischen Eises ist die genaue Beschreibung der dynamischen Pro-
zesse im Meereismodell von besonderer Bedeutung, da die Schnee-Eis-Konversion
eng mit dem dynamischen Verhalten des Modells verkniipft ist. Advektionspro-
zesse werden im Modell fiir das meteorische Eis berticksichtigt, so dafli aufgrund
des Driftverhaltens des Meereises eine signifikante Verteilung des meteorischen
Eises zu erwarten ist.

Fir das Jahr 1987 ist die Verteilung des meteorischen Eises als kumulative
Grofle in Abb.7.9 dargestellt. Es zeigt sich, dafi das meteorische Eis in erster Linie
zwischen der antarktischen Halbinsel und 20° W zu finden ist. Ein starke Zu-
nahme des meteorischen Eises ist fiir eine Niederschlagsrate von 35 cm/Jahr erst
ab 45° W in westlicher Richtung zu beobachten (Abb.7.9, oberes Bild). Bei ei-
ner erhdhten Niederschlagsrate von 50 cm/Jahr ist die Erhéhung des Anteils des
meteorischen Eises im wesentlichen auf das westliche Weddellmeer beschrinkt,
weist aber eine deutliche Zunahme der meteorischen Eisdicke auf (Abb.7.9, un-
teres Bild) und ist damit in besserer Ubereinstimmung mit Messunungen von
Eiskernprofilen (vgl. Abb.7.10) im Weddellmeer [Eic94]. Dies ist ein Hinweis
darauf, dafl die Niederschlagsrate fiir den Standardlauf mit 35 cm/Jahr eher zu
niedrig gewahlt ist. In den Messungen wird ein abruptes Ansteigen des meteori-
schen Eises ab 35° W in westlicher Richtung beobachtet [Eic94], welches auf die
dort vorhandene Trennungslinie zwischen dem zweljéhrigem und dem einjahrigem
Eis zuriickgefithrt wird.

Das Schneevolumen steigt bei einer Erhdhung der Niederschlagsrate an, ist
jedoch ab etwa 35 c¢cm/Jahr durch ein langsameres Ansteigen gekennzeichnet,
was aul die Schnee-Eis-Konversion zuriickzufiihren ist (siehe Abb.7.11). Analog
wird die Veringerung des Eisvolumens, siche Abb.7.12, bei einer Erhchung der
Niederschlagsrate durch die Schnee-Eis-Konversion aufgefangen. Ist der Konver-
sionsprozefl nicht im Modell implementiert, so steigt das Schneevolumen stark
an und das Eisvolumen verringert sich weiter, wenn die Niederschlagsrate erhdht
wird. In diesem Fall wiirde sich auch die Sensitivitat des Meereismodells (vgl.
Kapitel 4) beziiglich Anderungen der Niederschlagsrate merklich erhghen.

Somit ist die Schnee-Eis-Konversion ein stabilisierender (negativ ritickkoppeln-
der) Prozefl im Gebiet des Weddellmeeres bei einer gleichzeitigen Erhdhung der
Niederschlagsrate, dies sowohl fiir die Schneebedeckung als auch fir das Meer-
eisvolumen. Von Interesse ist dieser Sachverhalt insbesondere bei kiinftigen ge-
koppelten Klimamodellen, die den Einflufl von Niederschlagsinderungen unter-
suchen.
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Abbildung 7.7: Eisvolumen fir das Jahr 1987 ohne Schneeauflage (durchgezogene
Linte) und mit Schneeauflage bei unterschiedlichen Niederschlagsraten wvon 35
(Standard, gestrichelte Linie) und 50 (gepunktete Linie) cm/Jahr.
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Abbildung 7.8: Bildungsrate des meteorischen Fisvolumens fir das Jahr 1987 bei
unterschiedlichen Niderschlagsraten von 20, 35 (Standard) und 50 cm/Jahr.
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o 0 2 1987

o ., 1987

Abbildung 7.9: Meteorisches Eis [in em] fir das Jahr 1987 bei unterschiedlichen
Niederschlagsraten von 35 em pro Jahr (oberes Bild) und 50 cm pro Jahr (un-
teres Bild). Das Konturintervall betrdgt 5 cm, wobei die Isolinie von 1 cm der
niedrigste dargestellte Wert ist.



7.4 Schnee-Eis-Konversionsverhalten

..
° p 40 X
: . 0 g
° ° ] L N
w17 e X."’; N x o °° L —. seeee 7, WWGS '89
g % xx. = o xe & 130 8 wukxk zg, WWGS '89
g L A . xxxxx 7, WWGS '92
s %, s S oxress g, WWGS ‘92
o LI 3 ¥ ocooo f
. %
S " ® «* % 20 & "
e
=} ) 4} |- * % * i;&* L g
N :
* ¥
= E F1o
0.1 ] %4} *‘ % L
] ) * % %i ¥ ‘; L
ot oe 000 o o lo
—-60 —-40 -20 [¢]

Longitude, °W

Abbildung 7.10: Aus Fiskernprofilen gemessene Fisdicken (hier z;), Schneedicken
(hier zs) und prozentualer Anteil des meteorischen Fises (hier f,) in Abhdngig-
keit von der geographischen Linge fir Fahrtabschnitte der Jahre 1989, 1992 im
Weddellmeer (Quelle: [Eic9{], Figure 4)
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Abbildung 7.11: Anderung des Schneevolumens fiir das Jahr 1987 in Abhédngigkeit
von den Niederschlagsraten. Sterne gleich mazimales, Kreuze gleich minimales
und Kreise gleich mittleres Schneevolumen.
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Abbildung 7.12: Anderung des Eisvolumens fir das Jahr 1987 in Abhéngigkeit
von den Niederschlagsraten. Sterne gleich maximales, Kreuze 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 Gréfie des ozeani-
schen Warmeflusses F,, welcher von entscheidender Bedeutung fiir das Wachstum
und Schmelzen des Eises ist. Durch die Erweiterung des Meereismodells um ein
ein-dimensionales ozeanisches Deckschichtmodell [Lem87}, ist eine raumliche und
zeitliche Variation von F, in den Modellsimulationen moglich. Fiir ein Meereismo-
dell im Weddellmeer wurde der mittlere ozeanische Warmeflu$} in einer fritheren
Studie mit F, = 3.26 W/m? bestimmt [Lem90].

Intergriert iiber das eisbedeckte Modellgebiet ergibt sich fiir den Standardlauf
der vorliegenden Arbeit fiir das Jahr 1987 ein mittlerer ozeanischer Warmefluf
von F, = 2.37 W/m? und ist damit im Bereich des Modellergebnisses fiir das
Weddellmeer [Lem90]. Aus Messungen entlang des Greenwich Meridians wurde
der mittlere ozeanische Warmeflufi im Jahre 1986 im eisbedeckten Gebiet mit
16 W/m? bestimmt [Gor90]. Fiir die Winterzeit wurde dieser Wert sogar mit
F, = 41 W/m? angegeben. Diese hohen Werte werden zum Teil auf die Bo-
dentopographie in dieser Region (Maud Rise) zuriickgefiihrt [Gor90], sind jedoch
deutlich hoher als die oben angefiihrten Modellergebnisse. Im allgemeinen wird
fiir das Weddellmeer ein Bereich von 4 bis 20 W/m? fiir den ozeanischen Wérme-
fluf} angenommen [Gor81].

Abb.7.13 gibt den mittleren ozeanischen Warmefluf} fir den September 1987
wieder, was ungefihr der Zeit der grofiten Eisausdehnung entspricht. Die réum-
liche Verteilung des ozeanischen Warmeflusses weist fiir einen grofen Teil des
zentralen Weddellmeeres etwa 2 W/m? auf. Im Eisrandbgebiet sowie in den nord-
westlichen und &stlichen Rindern des Weddelimeeres kommt es zu einer deutli-
chen Steigerung von F, mit bis zu 20 W/m?.

Der vertikale ozeanische Warmeflul F, hingt von der Einmischungsgeschwin-
digkeit und dem effektiven Temperatursprung an der Basis der Deckschicht ab,
der wiederum von der Einmischungstiefe Ds bestimmt wird. Ds ist filr eine sta-
bile Schichtung in der Arktis (Beaufortsee) angepasst worden (Ds = 8 m) und
mangels ausreichender Beobachtungsdaten auch fiir das Weddellmeer, in dem
eine wesentlich schwichere Schichtung vorliegt, tibertragen worden. Die geringe
Stabilitit des Ozeans wiirde einen gréfieren Wert von Ds im ein-dimensionalen
Deckschichtmodell rechtfertigen.

Um den Einfluf von Variationen der Einmischungstiefe Ds auf den ozeani-
schen WirmefluB F, darzustellen, ist die Verteilung von F, fiir Ds = 40 m in
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Abb.7.14 zu sehen. Die rdumliche Verteilung der Gebiete mit einem erhdhten
ozeanischen WarmefluB ist dabei sehr dhnlich dem Standardexperiment (siehe
Abb.7.13). F, weist fiir grofere Werte von Ds (groBer 8 m) eine bessere Uber-
einstimmung mit Beobachtungen fir das Weddellmeer auf (z.B. [Gor81]). Neuere
Stationsmessungen im zentralen Weddellmeer haben fiir den August 1994 einen
mittleren ozeanischen Warmeflufl von F, = 17 W/m? ergeben [McP95].
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Abbildung 7.13: Mittlerer ozeanischer Warmefluff F, im September 1987 fir
den Standardlauf (Ds = 8 m). Das Konturintervall betrigt 5 W/m?, wobei die
Isolinien fir 1 und 2 W/m? gesondert dargestellt werden.

5

Abbildung 7.14: Analog zu Abb.7.13 fir eine Einmischungstiefe Ds = 40 m. Das
Konturintervall betrigt 5 W/m?, wobei die Isolinien fir 1 und 2 W/m?* gesondert

dargestellt werden.

Die Abhangigkeit des ozeanischen Wirmeflusses F, von dem Deckschichtpara-
meter Ds ist nicht nur auf den September beschriankt, sondern fiir einen lingeren
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Zeitraum im Jahr von Bedeutung. Abb.7.15 zeigt den Jahresgang des iiber das
eisbedeckte Gebiet gemittelten ozeanischen Warmeflusses fiir 1987 in Abhingig-
keit vom Parameter der Einmischnungstiefe Ds. Der Anstieg des ozeanischen
Waérmeflusses beschrankt 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 Warmeflul nahzu unabhingig von
der Einmischungstiefe Ds. Analog ist F, wahrend der Sommerzeit als annidhernd
gleich bei Variationen von Ds anzusehen.

Den ozeanischen Wiarmeflu durch eine konstante Gréfie im Modell aus-
zudriicken erscheint nicht sinnvoll, da aus Abb.7.15 zu erkennen ist, daf} die we-
sentlichen ozeanischen Warmefliisse wahrend der Gefrierperiode auftreten. Dieser
Sachverhalt wird auch in Messungen beobachtet [Gor90],[McP95]. Ein erhdhter
konstanter ozeanischer Warmefluf} (z.B. 15 W/m?) fithrt zu einer geringeren som-
merlichen Eisausdehnung (Abb.7.17) und zu starken Anderungen im Eisvolumen
(Abb.7.16) gegeniiber dem modifizierten Standardlauf, dabei ist das winterliche
Eisvolumen immer noch gréfier als fiir den Standardlauf, obwohl dieser im Mittel
nur 2.7 W/m? aufweist. Ein konstant niedriger ozeanischer WarmefluB (2.B. 3
W/m?) erzeugt grofere Eisdicken insbesondere in der Winterzeit. Die schnelle
Anderung der Eisausdehnung bei konstant vorgegebenem ozeanischen Warmefluf
in der Wachstumsphase der Meereisbedeckung (vgl. Abb.7.16, etwa zwischen
Tag 130 und 250) spiegelt die besondere Bedeutung des variablen ozeanischen
Wiarmeflusses fiir das Eisrandgebiet wieder. Neueisbildung an der Packeisgrenze
verursacht einen erhdhten ozeanischen Warmeflufl, der das basale Schmelzen des
Meereises erhoht und damit einen groflen EinfluB auf die Lage des Eisrandes
hat. Es wird deutlich, daf# die Beriicksichtigung von lokalen und zeitlich varia-
blen ozeanischen Warmefliissen fiir eine realistische Simulation des Meereises von
Bedeutung ist.
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Abbildung 7.15: Gemittelter (iber dem eisbedecktem Gebiet) ozeanischer Wirme-
fup fir das Jahr 1987, dargestellt fir verschiedene Binmischungstiefen Ds von &
(Standard), 20, 40 und 60 m.
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Abbildung 7.16: Jahresgang der Fisausdehnung (Minimum 15 % Eiskonzentra-
tion) fir einen festen ozeanischen Wairmeflufl von 8 W/m? (durchgezogene Linie)
und 15 W/m? (gestrichelte Linie) im Vergleich zum Standardlauf (gepunktete Li-
nie) mit der prognostischen Deckschicht fir das Jahr 1987.
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Abbildung 7.17: Analog zu Abb.7.16 fiir den Jahresgang des Fisvolumens des
Jahres 1987.



Kapitel 8

Schluf3folgerungen und Ausblick

8.1 Schlufifolgerungen

Die Ergebnisse des Meereismodells in den vorhergehenden Kapiteln haben ge-
zeigt, dafl sowohl die thermodynamische als auch die dynamische Betrachtung
des Meereises in den Simulationen beriicksichtigt werden miissen, um eine rea-
listische Wiedergabe der zeitlichen Entwicklung und der rdumlichen Verteilung
der prognostischen Gréflen zu erzielen.

Die Jalresginge der Meereisverteilung fiir die Jahre 1986 und 1987 konn-
ten von dem Meereismodell gut reproduziert werden. Jedoch hat sich gezeigt,
daB hohe Anforderungen an die vorgegebenen atmosphéarischen Randbedingun-
gen (hier insbesondere das Temperatur- und Windfeld) gestellt werden miissen,
um einen Vergleich mit Mefidaten zu erméglichen. Dies erkennt man insbesondere
in der sommerlichen Eisverteilung, die nur unzureichend vom Modell im Vergleich
zu den Ergebnissen der Fernerkundungsdaten wiedergegeben werden konnte. Die
Qualitat der atmosphirischen Randbedingungen der ECMWE-Analysen ist fiir
die siidlichen Polarregionen nur unzureichend bekannt, so dafl Abstriche in der
Qualitat der Modellergebnisse akzeptiert werden miissen, da die Sensitivitatsstu-
dien eine starke Abhangigkeit von den atmosphérischen Antriebsfeldern aufzei-
gen.

In dieser Arbeit wurden die bendtigten Genauigkeiten der atmosphérischen
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Antriebsdaten der ECMWIE-Analysen genauer quantifiziert. Es konnte gezeigt
werden, dafl die wesentlichen prognostischen Variablen (Eisdicke, Eiskonzentra-
tion und Driftgeschwindigkeit) unterschiedlich sensitiv gegeniiber Variationen
einzelner atmospharischer Randbedingungen und gegeniiber Verinderungen der
Modellparameter reagieren. Weiterhin konnte nachgewiesen werden, dafl die
Beriicksichtigung der dynamischen Prozesse im Modell fiir eine realistische Be-
schreibung der Gefrierraten in den wesentlichen Produktionsgebieten des Wed-
dellmeeres unumgénglich ist.

In dieser Studie hat sich gezeigt, dafl der Betrag der Driftgeschwindigkeit
des Meereises 1m Jahresmittel fiir einige Gebiete des Weddellmeeres durch die
Annahme der freien Drift wiedergegeben wird. Nahe der Kiistenregionen und
in stark konvergenten Gebieten treten jedoch interne Spannungen im Meereis
auf, die durch den viskos-plastischen Rheologieansatz [Hib79] angemessen repro-
duziert werden kénnen. Dieser Sachverhalt konnte in der vorliegenden Arbeit
durch Vergleiche von realen und modellierten Trajektorien dargestellt werden.
Geschwindigkeitsverteilungen des Modells zeigen gute Ubereinstimmungen mit
den Verteilungen der tdglichen Driftgeschwindigkeit von ARGOS-Bojen, wenn
Deformationsprozesse des Meereises berticksichtigt werden.

Die hier entwickelte Methode des Trajektorienvergleiches zwischen realen und
modellierten Bojen konnte als ausgezeichnete Interpretationshilfe zur Beschrei-
bung der Dynamik des Meereismodells genutzt werden. Frithere Meereismodell-
studien in der Region des Weddellmeeres (z.B. [Hib83],[Lem90],[Sto90]) verwen-
deten Modellparameter, die durch den Driftvergleich in dieser Arbeit mit den
Trajektorien der ARGOS-Bojen optimiert werden konnten. Wiahrend die rheolo-
gischen Parameter nahezu gleich blieben, mufite das Verhaltnis der Schubspan-
nungskoeffizienten in dieser Studie bei tiglichen Antriebsdaten leicht veridndert
werden und stellte sich dabei als wesentlicher Parameter flir die realistische Be-

schreibung der Dynamik des Modells heraus.

Die Annahme des Oberflachenwindes scheint fiir den 1000 hPa Wind vom
ECMWF berechtigt zu sein, da das dynamische Verhalten des Meereises ausrei-
chende Ubereinstimmungen mit der Drift von ARGOS-Bojen aufweist, wenn das
Verhéltnis der Schubspannungskoeffizienten ¢, /¢, nahe 0.5 liegt.

Die Beriticksichtigung der Schneebedeckung im Modell erweist sich als notwen-
dige und sinnvolle Erganzung im Meereismodell (vgl. [Sto90],[Lem90]). Der Pro-
zefl der Schnee-Eis-Konversion konnte durch einfache Modellanahmen simuliert
werden und zeigt erstmalig eine detaillierte Verteilung des meteorischen Eises,
das eine deutliche Zunahme nahe der antarktischen Halbinsel erfihrt, was durch
Beobachtungen bestatigt wird.

Weiterhin konnte gezeigt werden, dafl die Bildung von meteorischem Eis in
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starkem Mafle abhangig von der Niederschlagsrate und vornehmlich fiir die Win-
terzeit bzw. Ende der Winterzeit von Bedeutung ist. Bei einer Erhdhung der
Niederschlagsrate fihrt die Bildung von meteorischem Eis zu einer negativen
Riickkopplung, die das Enstehen von geringeren Eisdicken und grofien Schnee-
dicken verhindert. Somit wird die klimarelevante Variabilitadt des Meereismodells
herabgesetzt, da die erhthte Albedo der Oberfliche und der Effekt der Warmeiso-
lierung aufgrund der vermehrten Schneebedeckung durch den Konversionsprozef3
vermindert wird. Der Anteil des meteorischen Eises ist im Standardlauf (N =
35 cm/Jahr) mit etwa 2 % am gesamten Eisvolumen dabel eher als gering an-
zusehen. Jedoch hat sich bei hdheren Niederschlagsraten (etwa ab 50 cm/Jahr)
gezeigt, daB die Ubereinstimmung in der Verteilung des meteorischen Eises mit
Beobachtungen zunimmt. Die zusitzliche Betrachtung des meteorischen Fises in
diesemn Meereismodell gibt somit die Moglichkeit Abschatzungen fir die jahrli-
chen Niederschlagsraten iiber dem Meereis zu erhalten.

Die Modellergebnisse des ozeanischen Warmeflusses liegen fiir den Stan-
dardlauf mit der aus der Arktis importierten Einmischungstiefe fiir stabile
Ozeanschichten im radumlichen Mittel deutlich unterhalb von Beobachtungen im
Weddellmeer. Unter Verwendung eines ein-dimensionalen Deckschichtmodells
[Lem87] konnte gezeigt werden, dafl die Erhohung der Einmischungstiefe an der
Basis der Deckschicht zu einem Anstieg im ozeanischen Warmeflufl fiihrt, der
niher an den beobachteten Grofien des Weddellmeeres liegt.

Der Austausch des Advektionsschemas der zentralen Differenzen durch ein
upstream-Schema mit Antidiffusionsgeschwindigkeit hat sich in dieser Arbeit als
sehr sinnvoll erwiesen, da zum einem die auftretenden negativen Zustandsgroéfien
(z.B. Eisdicke) vermieden werden und zum anderen die Eiskante, die eine starke
Front darstellt, nicht durch numerische Effekte zu diffusiv wird.

8.2 Ausblick

Fiir die zukiinftigen Arbeiten ergeben sich zum gegenwartigen Stand der Meer-
eismodellierung einige Anregungen aus den hier erzielten Ergebnissen.

Die Eiskonzentrationen des Meereismodells kénnen grofirdumig nur mit Fer-
nerkundungsdaten, insbesondere mit Daten der passiven und aktiven Mikrowel-
lensensoren, verglichen werden. Verbesserungen zur Bestimmung der Eiskonzen-
tration sind dabei auf beiden Seiten, sowohl in der thermodynamischen Parame-
trisierung vom Meereismodell als auch in den Analysen der Fernerkundungsdaten,
anzustreben.
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Schlufifolgerungen und Ausblick

Fernerkundungsdaten konnen weiterhin dazu genutzt werden, um einen
grofirdumigen Vergleich der beobachteten und simulierten Geschwindigkeitsfelder
des Meereises zu ermoglichen. Mit detaillierten Methoden lassen sich somit neue
Erkenntnisse gewinnen, die z.B. die zwischenjahrliche Variabilitdt analysieren.
Daten von Driftbojen bilden eine zusatzliche Datenquelle, die sich in ihrer guten
zeitlichen Aufldsung bei lokalen Vergleichen als sehr hilfreich erwiesen haben.

Meereismodelle mit einer hoheren raumlichen Aufldsung (z.B. im siidlichen
Weddellmeer) erméglichen eine genauere Bestimmung der Gefrierraten, da die
wesentlichen Produktionsgebiete (z.B. Kiistenpolynyen) besser aulgeldst werden.
Die Auswirkungen auf die ozeanischen Prozesse (z.B. Tiefenwasserbildung) kénn-
ten damit eingehender studiert werden. Vergleiche mit Fernerkundungsdaten sind
auch in diesem Fall méglich, da die Auflosung der Sensoren eine deutliche Unter-
scheidung zwischen eisfreien und eisbedeckten Gebieten zuldfit.

Zum gegenwéartigen Zeitpunkt ist die ozeanische Ankopplung noch sehr ru-
dimentér. Eine zeitlich variable Stromungsgeschwindigkeit und eine vollstandige
3-dimensionale Beschreibung des Ozeans sind Verbesserungen, die einen grofilen
Einfluf} auf das Verhalten des Meereises haben diirften, obwohl erste Kopplungs-
experimente zwischen einem Ozean-Zirkulationsmodell und dem hier verwendete-
ten dynamisch-thermodynamischen Meereismodell Ergebnisse liefern, die in guter
Ubereinstimmung zu den in dieser Studie erzielten Ergebnissen sind (M. Sche-
duikat, personl. Mitteilung). Messungen des ozeanischen Warmeflusses (z.B. von
Driftstationen aus) sind unerlisslich, um diese prognostische Grofie des Meereis-
Deckschicht-Modells verifizieren zu kdnnen.

Die Bestimmung der Schubspannungskoeffizienten, insbesondere des Verhalt-
nisses von ¢, /¢y, in der ozeanischen und atmosphérischen Grenzschicht (z.B. bei
Driftstationen) ist fiir die Dynamik des Meereismodells von entscheidender Be-
deutung. Eine modifizierte Formulierung (z.B. [St093]) in der atmospharischen
Grenzschicht erscheint dann als besonders sinnvoll, wenn auch die ozeanische
Grenzschicht mit einer ausgereifteren Formulierung eingeht. Denn so kénnen
z.B. Stabilititsprozesse und Rauhigkeitslangen beriicksichtigt werden, die einen
Einflul auf das Verhiltnis der Schubspannungskoeffizienten haben. Raumliche
und zeitliche Variationen der Schubspannungskoeflizienten geben eventuell die
Mbglichkeit, das rheologische Verhalten des Meereises einfacher zu parametrisie-
ren.

Im Rahmen von Stationsarbeiten sind Messungen der Strahlungsbilanz {iber
dem Meereis wichtige Vergleichsdaten, um die thermodynamischen Prozesse tiber
dem Meereis und dem offenen Wasser im Meereismodell angemessen darzustellen.
Ebenso kann ein besserer Datensatz fiir die Wolkenbedeckung, gleichzeitig mit ei-
ner besseren Parametrisierung der Wolken in den Strahlungstermen, ein wichtiges
Hilfsmittel in der thermodynamischen Beschreibung des Meereismodells sein.
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Weiterfithrende Meereismodellstudien und Feldexperimente sind somit als
Fortfithrung der Untersuchungen der ersten Polarexpeditionen, die schon die
Ansitze des dynamischen und thermodynamischen Verhalten des Meereises er-
kannten {Nan98], zu betrachten, und geben somit die Méglichkeit das komplexe
System Ozean-Meereis- Atmosphére genauer zu verstehen.
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Anhang A

Thermodynamische

Vergleichsstudie

Ein Vergleich von Messungen mit den Parametrisierungen der thermodynami-
schen Prozesse im Meereismodell ist fiir das Gebiet des Weddellmeeres nur ver-
einzelt moglich. Im September und Oktober 1989 wurden wihrend der Winter
Weddell Gyre Study (WWGS89) Strahlungsmessungen von Bord des Forschungs-
schiffes Akademik Federov durchgeftihrt. Innerhalb dieser Mefiphase fand eine
mehrtagige Driftstation statt, die von meteorologischen Beobachtungen und Eis-
arbeiten begleitet wurde.

Die etwa 100 km lange Driftroute in Abb.A.1 zeigt den Verlauf vom 8. bis
16.0kt.89. Wahrend dieser Zeit wurden stiindlich Stahlungsmessungen durch-
gefithrt. Die Lufttemperatur 7, war durchgehend unterhalb von 0°C und bewegte
sich flir die 3-stiindigen Mittelwerte im Bereich von —4 bis —18°C. Bis auf die
letzten 3 Tage war eine nahezu geschlossene Bewdlkung C'! zu beobachten.

Um einen Vergleich der thermodynamischen Parametrisierungen mit den
Strahlungsmessungen zu erhalten, wird ein 1-dimensionales Meereismodell fiir
die Driftphase mit einem Zeitschritt At = 3 Stunden herangezogen. Dieses
rein thermodynamische Modell vernachlissigt dynamische Prozesse (z.B. Ad-
vektion) und verwendet die thermodynamischen Gleichungen des dynamisch-
thermodynamischen Meereismodells. Die meteorologischen Beobachtungen gehen
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als atmosphérische Antriebsdaten in das Modell ein (Lufttemperatur, Windge-
schwindigkeit, Bewolkung, Luftdruck und relative Feuchte) und werden auf den
Zeitschritt von 3 Stunden interpoliert. An den mittleren Positionen der Drift
wird fir jeden Zeitschritt die kurzwellige Einstrahlung F;| nach (2.12) berechnet.
Zur Initialisierung des Modells werden die Eisdicke 2; = 60 c¢cm, die Schneedicke
hs = 20 cm und die Eiskonzentration A = 100 % gesetzt, welche sich aus den
Beobachtungen wihrend der Driftphase ergeben [K691].

Die Komponenten der Strahlungsbilanz wurden von verschiedenen Instrumen-
ten (vgl. [K891]) stiindlich gemessen und in dieser Studie auf den Zeitschritt des
thermodynamischen Modells gemittelt. Der latente LE und sensible Warmeflu§
H werden dabei in der gemeinsamen Grofie des turbulenten Warmeflusses (H
plus LE) 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 Wolkenbedeckung (vgl. Tag 14 bis 16),
indem sich die kurzwellige Ein- und Ausstrahlung erhdht.

In den kurzwelligen Strahlungstermen F,] und F,T kénnen Unterschiede zwi-
schen Modell und MeBergebnissen von bis zu 150 W/m? auftreten. Die Bilanz
der kurzwelligen Strahlung zeigt bis auf die letzten 3 Tage eine gute Ubereinstim-
mung zwischen den Mefidaten und den Modellergebnissen. In diesen letzten drei
Tagen ist die gemessene kurzwellige Strahlungsbilanz fast 100 W/m? héher als die
berechnete Bilanz. Fiir die Tage 14. und 16. Oktober ist die Abweichung auf die
reduzierte Albedo der Oberflache zurtickzufithren, da durch den Flutungseffekt
Wasser zwischen die Eisschollen und die diinne Schneeschicht drang [G. Kdnig-
Langlo, pers. Mitteilung}. Am 15.0kt. ist der Unterschied in erster Linie auf den
F,]l-term zuriickzufiihren, da die an diesem Tag beobachtete Wolkenbedeckung
die modellierte solare Einstrahlung stark verringert.

Die langwelligen Strahlungsterme F;| und F;T stimmen recht gut iiberein und
zeigen, nur bei kurzzeitigen Ereignissen in den Messungen, Abweichungen von
etwa 20 bis 60 W/m?. Somit wird die langwellige Strahlungsbilanz durch die
Modellansitze (vgl. (2.14) und (2.15)) ausreichend fiir diesen Zeitraum wieder-
gegeben.
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A0° 0 10°

Abbildung A.1: 9-tdgige Driftroute der FS Akademik Federov vom 8. bis 16,
Oktober 1989 (WW(GS89).
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Abbildung A.2: Simulierte (durchgezogene Linie) und gemessene (gestrichelte
Linie) Strahlungsterme fir die kurzwellige Fin- (a) und Ausstrahlung (b) sowie
der langwellige Ein- (c) und Ausstrahlung (d). Dargestelll ist der Zeitraum vom
8. bis einschliefilich 16.0kt.1989.
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Die gesamte 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 Flisse (H plus LE) sind ebenfalls in der gleichen Gréfienordnung (vgl.
Abb.A.3b). Abweichungen in der Anfangsphase der Driftstation sind auf Unge-
nauigkeiten bei der Messung der turbulenten Fliisse zuriickzuftihren [G. Konig-
Langlo, pers. Mitteilung].
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Abbildung A.3: Modellierte (durchgezogene Linie) und gemessene (gestrichelte
Linie) Strahlungsbilanz (a), und turbulenten Flisse (H + LE) (b) im Zeitraum
vom 8. bis einschliefilich 16.0kt.1989.

Fiir den Vergleichzeitraum von 9 Tagen wird vom ein-dimensionalen Meer-
eismodell eine Zunahme der Eisdicke von 6 cm prognostiziert. Die Messungen
wihrend der Driftphase wiesen keine nennenswerten Anderungen der Eisdicke
auf. Ein niedriger prognostizierter ozeanischer Warmeflul von etwa 2 W/m?
im Modell diirfte in erster Linie fiir den Unterschied verantwortlich sein. Ein
erhéhter ozeanischer Wirmeflufl hitte basales Schmelzen zur Folge, so dafl die
modellierte Eisdicke in besserer Ubereinstimmung mit den Eisstationsmessungen

wéire.



Anhang B

Advektionsschema

Die Adveltion spielt in der dynamisch-thermodynamischen Meereismodellierung
eine wichtige Rolle. Das Losen der Advektionsgleichung ist fir positiv definite
skalare Gréflen (z.B. die Eisdicke h) ein oft gestelltes Problem in der numerischen
Modellierung. Die Advektionsgleichung fiir eine skalare Variable 148t sich im
eindimensionalen Fall ausdriicken durch

o 0
aoh+ o (uh) = 0 (B.1)

wobei h die skalare Gréfie (Eisdicke) und u die Driftgeschwindigkeit représentiert.

Bisher wurde die Methode der zentralen Differenzen bei der Lésung der Ad-
vektionsgleichung in der Meereismodellierung angewendet [Hib79]). Diese Me-
thode findet hiufig Eingang in die Ozeanmodellierung [Bry69] und ist von 2-ter
Ordnung. Der grofie Nachteil der zentralen Differenzen Methode ist die numeri-
sche Dispersion; d.h. in der Nihe von grofien Gradienten (z.B. Fronten) im skala-
ren Feld kann es zu nicht-physikalischen Oszillationen (Uberschwinger) kommen,
die zu negativen Werten in den positiv definiten skalaren Gréfen fithren. Zur Re-
duzierung dieses Problems wird aus Stabilitatsgriinden eine zusétzliche Diffusion

eingefiihrt [Hib79].

Abb.B.1 zeigt die Anderung des Eisvolumens, die durch die taglich auftreten-
den negativen Eisdicken bedingt ist, im Vergleich zur taglichen Eisdickenanderung
(AR/At) fir das gesamte Modellgebiet. Es stellt sich heraus, dafl wihrend des
gesamten Jahres eine nicht zu vernachlassigende Summe von negativen Eisdicken
produziert wird. Da das Advektionsschemamasserhaltend auf dem gesamten Mo-
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Abbildung B.1: Anderung des Eisvolumens (durchgezogene Linie) aufgrund des
Advektionsschemas im Vergleich zu den tiglichen thermodynamischen Anderun-

gen der Fisdicke (ARJAL) (gestrichelte Linie) fir das Jahr 1987.

dellgitter ist, ist somit zu erwarten, daf} die positiven Eisdicken kiinstlich erhoht
werden. Wie in Abb.B.2 zu sehen ist, tritt der Effekt der negativen Eisproduktion
nicht gleichméaBig verteilt iber dem gesamten Modellgebiet auf, sondern verstérkt
an der norddstlichen Seite der antarktischen Halbinsel und an der Kiiste nahe dem
Null-Meridian. Dies liegt darin begriindet, daff die Eiskante fiir einen lingeren
Zeitraum in diesen Gebieten verweilt, was einen grofen Gradienten im Eisdicken-
feld erzeugt, so daf der auftretende Fehler durch die Advektionsmethode mit
zentralen Differenzen begiinstigt wird.
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Abbildung B.2: Verteilung der negativen Eisdicken h im Meereismodellgebiet fiir
das Jahr 1987, die durch die Lésung der Advektionsgleichung aufgrund des zen-
tralen Differenzen Schemas verursacht werden. Konturintervall gleich 0.2 m.
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Eine alternative Methode zur Lésung der Advektionsgleichung ist das soge-
nannte upstream-Schema. Dieses Schema ist von 1-ter Ordnung und ist sowohl
masserhaltend als auch fiir alle skalaren Variablen positiv definit. Der entschei-
dene Nachteil dieses Schemas ist der grofie Anteil der implizit vorhandenen Dif-
fusion, die dazu fithrt, dafl vorhandene Gradienten zu stark verschmiert wer-
den. Auf einem geschachtelten Gitter 1aft sich das upstream-Advektionsschema
ausdriicken durch

RV = B [P R ulg) — F(RY G Yl )] (B.2)
fiir den FluB F, der an den Geschwindigkeitspunkten des geschachtelten Gitters
definiert ist, gilt

At
2Az

wobei i den Gitterpunkt zum Zeitpunkt N beschreibt. At und Az geben den
Zeitschritt und die Gitterauflésung wieder.

FP(RY hly,u) = [(u+ [ul)hi + (u = [ul)hig] (B.3)

Die Methode der zentralen Differenzen und die upstream-Methode représen-
tieren zwei gegensitzliche Arten von numerischem Fehler bei der Lésung der Ad-
vektionsgleichung. Die Einfiihrung einer Diffusionsgeschwindigkeit uy [Smo83]
verringert die implizit vorhandene Diffusion im upstream-Schema bei verhalt-
nisméafig geringem numerischen Rechenaufwand. Diese Methode erlaubt es, die
Diffusion auf der zeitlichen Achse umzukehren [Smo83]. Hierzu wird eine soge-
nannte Anti-Diffusionsgeschwindigkeit @ definiert, die {iber einen Zwischenschritt
zur Losung der Advektionsgleichung genutzt wird.

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

L: by o= b~ [F(hfv’hﬁv“ﬁl/z) - F(hf\i1;h£v>uf\il/2)] (B.4)

2. hf\”rl = h]— [F(h:—k.,h;.l, ﬁﬁl/z) - F(h:—bh?aﬁi\ilﬂ)} (B.5)
wobel gilt
(*ui+1/2iA$ - At“?ﬂ/z) ( i1~ k)
(hf+hfy+e) Az

Uiy1jz = (B.6)
wobei ¢ einen kleinen Wert (z.B. 1071%) annimmf$, damit ¢ = 0, wenn A = h},, =
0 ist. Implementiert man (B.4) bis (B.6) in das Meereismodell, so zeigen sich
Verbesserungen in den Ergebnissen gegeniiber 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 Ubereinstimmung als es mit dem
reinen upstream-Verfahren erreicht wird. Das upstream Verfahren ist zu diffusiv
und gibt nicht die beobachteten Eisdicken firr 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 Kiiste
ostlich dem Null-Meridian existiert weitaus weniger und diinneres Eis. Aufer-
dem ist das Eisvolumen sowohl im Maximum als auch im Minimum reduziert.
Dieser Effekt ist aber erwiinscht, da das zentrale Differenzen Schema aufgrund
der Uberschwinger ein zu groBes Eisvolumen erwarten 148t.
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Februar 1987

Abbildung B.3: Simulierte Fisdicke h fir den Februar 1987 mit unterschiedlicher
numerischer Realisicrung der Advektion. (a) zentrale Differenzen, (b) reines up-
stream Schema, (c) upstream Schema plus Anti-Diffusion. Konturintervall gleich

0.5 m
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Abbildung B.4: Analog zu Abb.B.3 fir den August 1987.
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