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Uberblick

In der vorliegenden Arbeit wird ein dynamisch-thermodynamisches Eisbergmodell als
Erweiterung des Finite-Elemente-Meereis-Ozean-Modells FESOM des Alfred-Wegener-
Instituts fiir Polar- und Meeresforschung (AWI) in Bremerhaven entwickelt. Dieser
Entwicklungsprozess wird umfassend dargestellt und kann ausgehend von den zugrun-
deliegenden physikalischen Gleichungen und deren numerischer Diskretisierung bis hin
zur Implementierung in Fortran nachvollzogen werden. Diese Arbeit kann daher als
ausfiihrliche Dokumentation des entwickelten Eisbergmodells dienen.

AbschlieBend werden eine Validierung des Modells anhand von Beobachtungsdaten im
Bereich des Weddellmeeres sowie einige Sensitivitatsstudien durchgefiithrt, um die Be-
deutung der verschiedenen physikalischen Prozesse fiir die Eisbergdrift zu untersuchen.

Das Eisbergmodell wird zur Beschreibung der charakteristischen Drift von Eisbergen
im Weddellmeer eingesetzt und erlaubt in der bestehenden Form bereits einige physi-
kalische Einblicke, von denen hier folgendes Ergebnis erwéhnt sei:

Im Gegensatz zu kleinen Eisbergen, die in eisfreien Regionen einem starken Einfluss von
Wind und Ozeanstrémungen unterworfen sind, werden grofle Eisberge bis hin zu rie-
sigen Tafeleisbergen (giant tabular icebergs) in diesen Regionen stark von der Balance
zwischen Corioliskraft und der Hangabtriebskraft aufgrund einer geneigten Meeres-
oberflache beeinflusst.

Moglicherweise stellt die Kraft aufgrund der Neigung der Meeresoberflache den feh-
lenden Antrieb in eisfreien Regionen dar, der in einer fritheren AWI-Modellstudie von
Lichey und Hellmer [2001] bei der Simulation eines Tafeleisbergs beobachtet wurde.

Durch die Entwicklung des Eisbergmodells steht in Verbindung mit dem Finite-Ele-
mente-Meereis-Ozean-Modell FESOM ein niitzliches Werkzeug zur Verfiigung, das in
zahlreichen Gebieten Anwendung finden kénnte.

Ein Beispiel ist die Berechnung von Schmelzraten vieler modellierter Eisberge, die
nach einer statistischen Verteilung im Meereis-Ozean-Modell FESOM gestartet wer-
den konnten, um den Stifiwasserfluss aufgrund von Eisbergen in physikalisch sinnvoller
Weise iiber den Ozean zu verteilen. Dies ware ein weiterer Schritt, um den Kreislauf
des Wassers im Erdsystem zu schlieflen.

Martin und Adcroft [2010] nutzen bereits eine solche Verteilung des Siifiwasserflus-
ses durch Eisberge, die in Modellrechnungen fiir den néchsten Assessment Report des
Intergovernmental Panel on Climate Change (IPCC) Verwendung finden wird.



1 Einfiuhrung

Eisberge bestehen aus gefrorenem Siilwasser und weisen die verschiedensten Formen
und Groflen auf. Sie entstehen durch sogenanntes Kalben von den Eisschilden Gronlands
und der Antarktis und bewegen sich bzw. driften im Ozean unter dem Einfluss von
Stromungen, Winden und dem Meereis. Im Folgenden werden einige Einfliisse von
Eisbergen auf ihre Umgebung genannt, um deren Bedeutung fiir das Weltklima her-
auszustellen. In dieser Arbeit liegt der Fokus auf der siidlichen Hemisphére.

Das Kalben von Eisbergen ist neben der Schneeakkumulation und dem Schmelzen
an der Unterseite der Schelfeisgebiete eine nicht zu vernachlassigende Komponente im
Massenhaushalt des antarktischen Eisschildes.

Das Verhaltnis zwischen den einzelnen Komponenten ist dabei allerdings grofien Unsi-
cherheiten unterworfen [Lemke et al., 2007] und aktueller Gegenstand der Forschung.
Schatzungen der mittleren jahrlichen Kalbungsrate von Eisbergen auf der siidlichen
Hemisphére gehen nach Schodlok et al. [2006] von etwa 2000 Gt/Jahr aus.

Sehr grofle Tafeleisberge, sogenannte giant tabular icebergs [Lichey & Hellmer, 2001]
mit Seitenldngen von 18 km oder mehr, kénnten nach Silva et al. [2006] etwa die Hélfte
dieser Kalbungsrate ausmachen: Sie geben eine Kalbungsrate von 1089 4+ 300 Gt/Jahr
fir giant tabular icebergs an. Eisberge stellen damit eine wichtige Komponente im
Wasserkreislauf dar. Ein typischer Eisberg der Kategorie tabular ist in Abbildung 1.1
dargestellt.

Abbildung 1.1: Dargestellt ist ein typischer Tafeleisberg (tabular iceberg) mit fla-
cher Oberfliche. Das Bild ist dem Iceberg Fact Sheet auf der
Webseite  von  Environment Canada  entnommen. Dieses ist  unter
http://www.ec.gc.ca/glaces-ice/40E178A1-87F5-44CE-8774-40A888ED4B35/
icebergfactsheetdec2004.pdf [Stand: Mai 2011] zu finden.



Eisberge schmelzen wahrend ihrer Drift und verteilen damit grofle Mengen an Stifiwas-
ser iiber den Ozean.

Der mit dem Schmelzen verbundene Siilwassereintrag in den Ozean sorgt fiir eine
Reduzierung der Wasserdichte salzhaltigen Meerwassers. Die beim Schmelzen eintre-
tende Kiithlung des Ozeans sorgt hingegen fiir eine Zunahme der Wasserdichte. Je nach
Verhéltnis der beiden Prozesse sind die Auswirkungen des Schmelzens eines Eisbergs
auf die Stabilitdat der Wasserséaule verschieden.

Auch das Meereis ist von der Stabilitat der Wassersdule abhéngig.

Eisberge iiben zudem einen Einfluss auf die Biosphare aus. Durch ihren grofien Tief-
gang konnen Eisberge in flacheren Kiistenregionen bodennahe Okosysteme beeinflus-
sen [Lichey, 2000]. Zudem stehen Eisberge in Verbindung mit verstéarktem Wachstum
von Phytoplankton durch Eintrag von transportierten Sedimenten oder Gestein in den

Ozean [Schwarz & Schodlok, 2008].

Nachfolgend wird eine Einteilung von Eisbergen in Groflenklassen vorgenommen, um
die verschiedenen Formen von Eisbergen besser handhaben zu konnen.

Gladstone et al. [2001] geben charakteristische Léangen und Breiten zehn verschiedener
Eisbergklassen an. Daraus wurde hier eine mittlere Lange berechnet, da das Eisberg-
modell Eisberge mit quadratischer Deckflache modelliert. Diese mittlere Lange ist in
Tabelle 1.1 angegeben. Die giant tabular icebergs werden von Gladstone et al. [2001]
keiner Groflenklasse zugeordnet und sind separat zu betrachten.

Tabelle 1.1: Einteilung von Eisbergen in Gréflenklassen nach Gladstone et al. [2001]. Die Mas-

se wurde fiir eine in dieser Arbeit verwendete Eisbergdichte von py; = 850 kg/m?3
[Silva et al., 2006] berechnet und unterscheidet sich daher leicht von der Angabe in
Gladstone et al. [2001].

Grofenklasse  Gesamthohe [m]  Mittlere Lénge [m] Masse [kg] Verteilung

1 40 50 8.5-107 0.25
2 67 83.5 4.0- 108 0.12
3 133 166.5 3.1-10° 0.15
4 175 262.5 1.0-10  0.18
5 250 416.5 3.7-10°  0.12
6 250 583.5 7.2-101%  0.07
7 250 750 1.2-10""  0.03
8 250 1000 2.1-10"  0.03
9 250 1333.5 3.8-10""  0.03
10 250 1833.5 7.1-10""  0.02

Die in Tabelle 1.1 angegebene Haufigkeitsverteilung ergibt sich aus Beobachtungen ant-
arktischer Eisbergverteilungen [Gladstone et al., 2001].
Im Falle von sehr grofien Tafeleisbergen konnen keine Haufigkeitsverteilungen angege-



1 FEinfiihrung

ben werden, da diese unregelméfig kalben [Schodlok et al., 2006].

Trotz ihrer aufgezeigten Bedeutung werden Eisberge in gekoppelten globalen Zirku-
lationsmodellen oder Klimamodellen bisher nicht oder nur vereinzelt simuliert. Falls
die SiiBwasserverteilung aufgrund von Eisbergen beachtet wird, geschieht dies zumeist
nur durch entprechende Anpassung der Differenz von Niederschlag und Evaporation
(P-E) oder des Stilwassereintrages aus Fliissen (river runoff).

Martin und Adcroft [2010] studieren im Gegensatz dazu in einer aktuellen Arbeit die
Effekte von interaktiven Eisbergen, die als Lagrange-Partikel verdriften und auf ihrem
Weg schmelzen kénnen.

Thre Modellrechnungen werden im nachsten Assessment Report des Intergovernmental
Panel on Climate Change (IPCC!) Verwendung finden.

Die Entwicklung eines an das Finite-Elemente-Meereis-Ozean-Modell FESOM gekop-
pelten dynamisch-thermodynamischen Eisbergmodells zum Einsatz am Alfred-Wegener-
Institut in Bremerhaven ist daher ein naheliegender Schritt, um in Zukunft erganzende
Erkenntnisse erhalten zu konnen.

Die Modellierung der Eisbergdrift als Erweiterung von FESOM erfolgt in dieser Ar-
beit. In Kapitel 2 wird zunachst das Finite-Elemente-Meereis-Ozean-Modell FESOM
beschrieben, welches als Grundlage des Eisbergmodells dient. Die Folgen, die sich durch
die Verwendung von FESOM fiir das Eisbergmodell ergeben, werden ebenfalls disku-
tiert.

Die Kapitel 3 und 4 illustrieren die Entwicklung des Eisbergmodells und bilden da-
her den Kern der vorliegenden Arbeit.

Die physikalischen Gleichungen, auf denen das Eisbergmodell aufbaut, finden sich in
Kapitel 3. Die numerische Diskretisierung dieser Gleichungen ist in Kapitel 4 beschrie-
ben. Das numerische Losungsverfahren wurde so entwickelt, dass Eisberge verschiede-
ner Groflenklassen — von sehr groflen Tafeleisbergen bis hin zu sehr kleinen Eisbergen
— stabil simuliert werden konnen. Um dies zu erreichen, war eine aufwendige Analyse
notwendig, sodass Kapitel 4 sehr umfangreich ausfallt.

Eine Beschreibung der konkreten Implementierung des Eisbergmodells ist in Anhang
A zu finden. Der gesamte Entwicklungsprozess des Modells kann daher nachvollzogen
werden.

Das vom physikalischen Standpunkt aus interessanteste Kapitel ist Kapitel 5. Hier
werden in Sensitivitatsstudien die Auswirkungen der einzelnen physikalischen Prozesse
auf die Eisbergdrift untersucht und simulierte Eisbergtrajektorien mit Beobachtungs-
daten verglichen. Die quantitative Beschreibung physikalischer Groflen, etwa die der
wirkenden Beschleunigungen und der berechneten Schmelzraten einzelner Eisberge,
ist in diesem Detailgrad bislang noch nicht durchgefithrt worden und illustriert die
Moglichkeiten, die das in der vorliegenden Arbeit entwickelte Eisbergmodell bietet.

http://www.ipce.ch/ [Stand: Juni 2011]



Auflerdem wird die Bedeutung der Hangabtriebskraft fiir die Drift grofler Tafeleisberge
herausgestellt.

In Kapitel 6 wird zudem kurz eine erste weitere Anwendung des hier entwickelten
Eisbergdriftmodells am Alfred-Wegener-Institut beschrieben.

Bei der satellitengestiitzten Verfolgung von Eisbergen, beispielsweise von grofien Ta-
feleisbergen, soll das Eisbergdriftmodell helfen, zwischen Satellitenbildern auftretende
Liicken zu schliefen.

Hier werden erste Ergebnisse vorgestellt und auftretende Abweichungen zwischen Be-
obachtung und Modellergebnis diskutiert.

Die Arbeit schliefft mit einem kurzen Fazit und einem Ausblick, in welchem mehrere
Wege der weiteren Entwicklung und Nutzung des Eisbergmodells aufgezeigt werden.

In Anhang B ist die Installation des Eisbergmodells in Erweiterung zu Anhang A
beschrieben. Zudem werden Anmerkungen zur Benutzung des Eisbergmodells gegeben
und es wird auf die beigefiigte DVD verwiesen, auf der unter anderem bestehende
Routinen zur (graphischen) Auswertung der Ergebnisse des Eisbergmodells gefunden
werden konnen. Die ausfithrliche Beschreibung der Implementierung in Anhang A soll
auch dazu dienen, zukiinftigen Nutzern eine Anpassung und Erweiterung des Modells
zu erleichtern.



2 Ein gekoppeltes Finite-Elemente-
Meereis-Ozean-Modell: FESOM

Das Eisbergmodell wird als zusatzliches Modul des gekoppelten Finite-Elemente-Meer-
eis-Ozean-Modells FESOM ( Finite Element Sea Ice-Ocean Model) des Alfred-Wegener-
Instituts in Bremerhaven entwickelt. Die Verwendung der Finite-Elemente-Methode,
verbunden mit einem unstrukturierten Gitter, erlaubt eine lokal hohere Auflésung in
Regionen, die von besonderem Interesse fiir das Funktionieren des gesamten gekop-
pelten Systems sind [Timmermann et al., 2009]. Obwohl der Fokus dieser Arbeit auf
der siidlichen Hemisphéare, insbesondere dem Bereich des Weddellmeeres liegt, kann
FESOM durch lokal hohere Auflosung mit vertretbarem Rechenaufwand die globa-
le Ozeanzirkulation sowie die Meereisentwicklung in beiden Polargebieten berechnen.
Dies vermeidet zusatzliche Vorgaben von Randbedingungen bei lokalen Prozessstudien
und unterscheidet FESOM wesentlich von Modellen, die beispielsweise auf die Finite-
Differenzen-Methode setzen.

FESOM besteht aus einer Ozean- und einer Meereiskomponente, die miteinander ge-
koppelt sind. Zur Kopplung werden sowohl Warme- als auch Siilwasserfliisse sowie
Impuls ausgetauscht [Timmermann et al., 2009]. Im Detail ist die Ozeankomponente
FEOM z.B. in der Dissertation von Wang [2007] beschrieben, auf die Meereiskomponen-
te von FESOM und deren Kopplung mit dem Ozean wird ausfiihrlich in der Arbeit von
Timmermann et al. [2009] eingegangen. Die Winddaten sowie weitere Antriebsdaten
entstammen dem CORE.v2 Datensatz von Large und Yeager [2009] (siche Abschnitt
2.3). FESOM unter CORE.v2 Antrieb wird in der Arbeit von Sidorenko et al. [2011]
untersucht.

Zum besseren Verstandnis der vorliegenden Arbeit werden die beiden Komponenten
von FESOM sowie der verwendete CORE.v2 Datensatz im Folgenden kurz beschrieben,
wobei nur auf einen Teil der wichtigsten Gleichungen eingegangen werden kann. Die
Beschreibung der numerischen Umsetzung der Gleichungen mit der Finite-Elemente-
Methode sowie der genutzten Parallelisierung beschrankt sich auf die wesentlichen
Punkte und wird ebenfalls nur kurz umrissen.

Es sei angemerkt, dass FESOM einige spezielle Parametrisierungen einsetzt, deren Be-
schreibung den Rahmen dieser Arbeit iibersteigen wiirden.

Abschliefend wird in diesem Kapitel skizziert, welche Eigenschaften ein Eisbergmo-
dell als Erweiterung von FESOM besitzen sollte.



2.1 Ozeankomponente

2.1 Ozeankomponente

In diesem Punkt sollen die grundlegenden Gleichungen zur Beschreibung des Ozeans
genannt werden, welche in der Ozeankomponente von FESOM numerisch gelost wer-
den. Die Darstellung richtet sich dabei in weiten Teilen nach der Dissertation von Wang
[2007]. Es sei angemerkt, dass sich FESOM in laufender Entwicklung befindet und da-
her bereits leicht von der hier gewéhlten Darstellung nach Wang [2007] abweichen kann.

Der dynamische Teil umfasst die Impulserhaltungsgleichung
1
ou+v-Vau+ fkxu+ p—Vp +9gVn=V-A,Vu+0,4,0.u, (2.1)
0
die vertikal integrierte Kontinuitatsgleichung

Z=1
8t77+V-/ ude=P—-F (2.2)
z=—H

sowie die hydrostatische Approximation

und wird auf einem globalen Gitter mit (geographischen) Koordinaten (z,y, z) gelost.
Der thermodynamische Teil umfasst Erhaltungs- oder auch Bilanzgleichungen der po-
tentiellen Temperatur T’

0T +v-V3T' =V - K,VT — 0,K,0,T =0 (2.4)
sowie des Salzgehaltes S

S +v-V3S-V-K,VS—-0,K,0,5=0, (2.5)
welche auch als tracer equations bekannt sind [Wang, 2007].

Die prognostischen Variablen der obigen Gleichungen hangen von Ort und Zeit ¢ ab
und sind

e die horizontale Komponente u der Ozeangeschwindig-
keit v := (u,w) := (u,v,w) in drei Dimensionen (w
wird diagnostisch ermittelt),

e die Meeresoberflichenauslenkung n beziiglich Normal-
null (z =0),

e die potentielle Temperatur T sowie der Salzgehalt S des
Ozeans.
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Die restlichen in den obigen Gleichungen auftauchenden Terme und Variablen werden
nachfolgend beschrieben.

Die ersten beiden Terme der Impulserhaltungsgleichung (2.1) entsprechen einer lokalen
zeitlichen Anderung von u sowie einem Advektionsterm und lieBen sich als die totale
Ableitung von u zusammenfassen.

Der horizontale V-Operator ist von dem entsprechenden Operator V3 in drei Dimen-
sionen zu unterscheiden.

Die vertikale Geschwindigkeitskomponente w wird mit geeigneten Randbedingungen
[Wang, 2007] aus der Kontinuititsgleichung div(v) = 0 bestimmt, d.h. iiber

Jw=-V-u. (2.6)

Der Term fk x u beschreibt die mit der Corioliskraft zusammenhangende Beschleu-
nigung in horizontaler Richtung. Die Vernachlassigung der im Gegensatz zu den hori-
zontalen Komponenten kleinen vertikalen Komponente ist nach der traditionellen Ap-
proximation [Schodlok, 2002] gerechtfertigt. Dieser Term ist auch bei der Eisbergdrift
von Bedeutung und wird in Abschnitt 3.2.1 genauer erklért.

Die Variationen der Dichte p des Ozeans sind nach der Boussinesq-Approximation
klein gegeniiber der Referenzdichte py [Schodlok, 2002], welche im FESOM-Quellcode
als po = 1030 kg/m? gewihlt ist.

Die Dichte kann tiber eine Zustandsgleichung p = p(7, S, z) [Timmermann, 2000] durch
Nutzung der Boussinesq-Approximation aus der potentiellen Temperatur 7', dem Salz-
gehalt S des Ozeans sowie der vertikalen Koordinate z bestimmt werden.

Der (hydrostatische) Druck p wird durch Integration aus Gleichung (2.3) bestimmt
[Wang, 2007] und g ist die Erdbeschleunigung. Unter Annahme der sphdrischen Ap-
proximation [Schodlok, 2002] wirkt die Erdbeschleunigung nur in vertikaler Richtung.

Die rechte Seite der Impulserhaltungsgleichung (2.1) beschreibt horizontale (A;) und
vertikale (A,) Viskositdten [Wang, 2007].

Die vertikal integrierte Kontinuitétsgleichung (2.2) liefert eine Gleichung zur Bestim-
mung der zeitlichen Anderung der Meeresoberflichenauslenkung n.

Die Integration beginnt am Meeresboden, welcher durch die Tiefe H = H(x,y) fest-
gelegt ist. Die obere Integrationsgrenze ist die Meeresoberflichenauslenkung 7. Wie
in der Arbeit von Wang et al. [2008] erlautert, wird die Differenz aus Niederschlag
und Evaporation (P-E), gegeben in m/s, zur Bestimmung der zeitlichen Anderung der
Meeresoberflachenauslenkung n ebenfalls beachtet.

Die thermodynamischen Gleichungen (2.4) und (2.5) enthalten in Analogie zu den dy-
namischen Gleichungen horizontale (K7) und vertikale (K,) Diffusivitdten [Wang, 2007].

Alle gestellten Randbedingungen, etwa die Beachtung der Atmosphérendaten in Ab-
schnitt 2.3, sind der Arbeit von Wang [2007] zu entnehmen. Nétige Modifikationen
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dieser Randbedingungen aufgrund der Kopplung mit dem Meereismodell sowie weitere
genutzte Parametrisierungen erldutern Timmermann et al. [2009).

In Abbildung 2.1 ist das Jahresmittel der von FESOM berechneten Ozeangeschwin-
digkeit fiir das Jahr 1999 im Bereich des Weddellmeeres dargestellt. Die Ozeange-
schwindigkeit ist tiber die oberen 190m gemittelt, um eine auf Eisberge einwirkende

charakteristische Ozeanstromung darzustellen. Die in Kapitel 5 gezeigten Simulatio-
nen von zwolf Eisbergen finden im dargestellten Jahr 1999 statt.

Jahresmittel der vertikal gemittelten Ozeangeschwindigkeit
(190 m ,11 Schichten) Geschwindigkeit [m/s]

0.25

0.2

0.15

0.05

Abbildung 2.1: Dargestellt ist das Jahresmittel des von FESOM simulierten ozeanischen Geschwin-
digkeitsfeldes des Jahres 1999. Dieses wurde iiber die oberen 11 Schichten des Ozean-
modells (190m) gemittelt. Die Darstellung zeigt den Bereich des Weddellmeeres.

Der Kiistenstrom ist in FESOM nicht sehr stark ausgepréagt. Dennoch ist der vorher-
schende Weddellwirbel mit dem 6stlichen Kiistenstrom, der sich zwischen 20 und 30°W
aufspaltet, mit dem in nordlicher Richtung verlaufenden Kiistenstrom entlang der Ant-
arktischen Halbinsel sowie durch die vom ACC (Antarctic Circumpolar Current) be-
einflussten Stromungen (am oberen Rand der Darstellung) zu erkennen. Der &stliche
Kiistenstrom ist im Bereich zwischen 20 und 30°W recht breit und verlasst die Kiiste
nur langsam, wéahrend eine Zone recht hoher mittlerer Geschwindigkeiten von etwa
10 ¢m/s mit tangential zur Kiistenlinie verlaufenden Geschwindigkeitsrichtungen vor-
liegt. Dieser Bereich erweist sich in Kapitel 5 als fiir die Eisbergdrift kritischer Bereich.



2 FEin gekoppeltes Finite-Elemente-Meereis-Ozean-Modell: FESOM

2.2 Meereiskomponente

In diesem Punkt sollen die physikalischen Gleichungen, die der Meereiskomponente von
FESOM zugrunde liegen, kurz vorgestellt werden.

Eine Beschreibung des Meereises als zweidimensionales Kontinuum ist in guter Nahe-
rung auf groflen Skalen moglich, obwohl es in der Realitat aus einzelnen Eisschollen
verschiedenster Form besteht [Timmermann, 2000].

Die dynamisch-thermodynamische Meereiskomponente kann iiber eine Impulsbilanz zur
Bestimmung der horizontalen Meereisdriftgeschwindigkeit u;
dui
m
dt
nach Hibler [1979], Bilanzgleichungen fir Eisdicke h, Schneedicke hg sowie fiir die Mee-
reiskonzentration A

= —mfk XW+Tg+Tw— mgv'r] + Finternal (27)

8th + V- (ulh) = Sh
Oihs + V - (W;hy) = Ss .

und durch einen rein thermodynamischen Teil, welcher die thermodynamischen Ande-
rungsraten Sy, Sg sowie S4 festlegt [Timmermann, 2000], beschrieben werden.

Die prognostischen Variablen der obigen Gleichungen héngen vom Ort (z,y) und Zeit
t ab und sind

e die horizontale Meereisdriftgeschwindigkeit u;,

e die mittlere Eisdicke h, definiert als das Eisvolumen pro
Flacheneinheit,

e die mittlere Schneedicke hg mit analoger Definition zur
mittleren Eisdicke h sowie

e die Eiskonzentration A, definiert als der Anteil der eis-
bedeckten Flache an der Gesamtflache.

Die restlichen in den obigen Gleichungen auftauchenden Terme und Variablen werden
nachfolgend beschrieben. In Abschnitt 2.4 folgen Angaben zur numerischen Umset-
zung, insbesondere zur Triangulierung, auf der die obigen Gleichungen gelost werden.

Die linke Seite der Impulsbilanz (2.7) stellt den Beschleunigungsterm dar, wobei

m = ch + pshs
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2.2 Meereiskomponente

die Summe von Eis- und Schneemasse pro Flache ist [Timmermann et al., 2009]. Die
Eisdichte p; = 910 kg/m? und die Schneedichte p, = 290 kg/m? sind wie bei Timmer-
mann et al. [2009] gewahlt.

Auf der rechten Seite treten, in Analogie zum Ozeanmodell, Terme zur Beschreibung
des Einflusses der Corioliskraft sowie der Neigung der Meeresoberflache auf. Zudem
finden sich hier als Antriebsterme ein ozeanischer Schubspannungsterm 7, sowie ein
atmosphérischer Schubspannungsterm 7, [Hibler, 1979].

Der letzte Term Fpiernq auf der rechten Seite von Gleichung (2.7) stellt die inneren
Kréfte des Meereises dar. Diese werden nach Hibler [1979] durch die Divergenz eines
Spannungstensors ¢ bestimmt

Finternal =V-o 5 (211)

wobei o iiber ein rheologisches FlieBgesetz bestimmt wird [Timmermann et al., 2009].

In FESOM stehen dazu zwei Optionen zur Wahl:

Zum einen kann eine viskos-plastische Meereisrheologie (VP) basierend auf der Arbeit
von Hibler [1979] gew#hlt werden, zum anderen eine elastisch-viskos-plastische Meereis-
rheologie (EVP) nach Hunke und Dukowicz [1997], welche unter anderem aus Griinden
der besseren Parallelisierbarkeit entwickelt wurde.

Auf kurzen Zeitskalen liefert die elastisch-viskos-plastische Rheologie aber auch exak-
tere Ergebnisse und kann zudem das viskos-plastische Verhalten auf langen Zeitskalen
reproduzieren [Hunke & Dukowicz, 1997].

Eine genaue Beschreibung der beiden Meereisrheologien iibersteigt den Rahmen dieser
Arbeit, daher sei flir Details auf die genannte Literatur verwiesen.

In dieser Arbeit wurde die elastisch-viskos-plastische Meereisrheologie (EVP) nach
Hunke und Dukowicz [1997] gewéhlt.

Die Bilanzgleichungen (2.8)-(2.10) zur zeitlichen Entwicklung von h, hs und A ent-
halten advektive Anteile

V- (u; o)
und lokale thermodynamische Anteile, welche mit Sj,, S bzw. S bezeichnet sind.
Letztere stellen Quellen und Senken dar, die mit dem Gefrieren und Schmelzen von
Meereis in Verbindung stehen [Timmermann, 2000]. In die Berechnung dieser thermo-
dynamischen Anteile gehen Energiebilanzen an der Oberflache und an der Unterseite
des Meereises ein; zudem wird ein Warmeleitungsmodell mit linearem Temperaturprofil
in der (eventuell vorhandenen) Schneeauflage sowie in der Meereisdecke angenommen
[Timmermann, 2000], sodass keine Warmeleitungsgleichung zur Berechnung eines Tem-
peraturprofils herangezogen werden muss.
Fiir weitere Details sei auf die Dissertation von Timmermann [2000] verwiesen. Die zu
stellenden Randbedingungen der obigen Gleichungen, insbesondere nach Kopplung mit
der Ozeankomponente, sind der Arbeit von Timmermann et al. [2009] zu entnehmen.

In Abbildung 2.2 ist das von FESOM berechnete Monatsmittel der Meereiskonzentra-
tion A im Siidpolarmeer fiir den Mérz und September des Jahres 1999 dargestellt. Dies

11



2 FEin gekoppeltes Finite-Elemente-Meereis-Ozean-Modell: FESOM

Sea lce Concentration
Mar 1999

ice concentration A (Mar1999)

Total area = 2.5 million 5q km

ice concentration A (Sep1999)

Tolal area = 14.5 million sq km

Abbildung 2.2: Dargestellt ist das modellierte Monatsmittel der Meereiskonzentration A im Mérz
und September des Jahres 1999 (links) sowie das beobachtete Monatsmittel der
Konzentration des entsprechenden Monats nach Daten des NSIDC.

entspricht Zeitraumen der minimalen und der maximalen Meereisausdehnung der in
Kapitel 5 durchgefiihrten Simulationen von zwolf Eisbergen im Weddellmeer.

Als Vergleich sind Beobachtungsdaten derselben Monate auf der rechten Seite der Ab-
bildung 2.2 grau hinterlegt zu sehen, welche mit dem Sea Ice Animation Tool des
NSIDC! (National Snow and Ice Data Center) erstellt wurden.

Thttp://nsidc.org/data/seaice_index/archives/image_select.html [Stand: Mai 2011]
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2.3 Atmosphérendaten

Die in Abbildung 2.2 dargestellte Septemberkonzentration kann im Vergleich mit der
Beobachtung iiberzeugen. Auch die weiteren Monate des Jahres, beginnend mit April,
weisen charakteristische Merkmale der Beobachtungen auf.

In den ersten drei Monaten des Jahres 1999 unterschatzt FESOM die Meereiskonzen-
tration aber, wie exemplarisch mit dem Marz 1999 dargestellt ist. Im Mittel tiber die
Periode 1979-2006 zeigt FESOM in der Arbeit von Timmermann et al. [2009] realisti-
schere Marzkonzentrationen.

Im Rahmen der Entwicklung des Eisbergmodells wurden mehrere FESOM-Versionen
eingesetzt, um moglichst realitdtsnahe Siidsommerkonzentrationen zu erhalten. Die
letztlich in dieser Arbeit eingesetzte Version, mit der auch die gezeigten Simulationen
durchgefiithrt wurden, war die zu Beginn der Auswertung aktuelle Version von FESOM.
Zu beachten ist im Folgenden, dass insbesondere zu Beginn der Drift der in Kapitel 5
simulierten Eisberge der mogliche Einfluss des Meereises unterschatzt wird.

2.3 Atmospharendaten

Die Windgeschwindigkeiten, welche auch im Eisbergmodell Verwendung finden werden,
sind den CORE.v2 Daten von Large und Yeager [2009] entnommen. Diese Geschwin-
digkeiten basieren auf dem Datensatz der NCEP? Reanalyse (National Centers for
Environmental Prediction) und liegen fiir die Jahre 1948 bis 2006 in 6-stiindigen Inter-
vallen vor. Der CORE.v2 Datensatz umfasst neben turbulenten Fliissen wie dem wind
stress weitere sogenannte air-sea fluzes, welche von FESOM ebenfalls genutzt werden.
Beispiele sind die Datensétze der einfallenden lang- und kurzwelligen Strahlung so-
wie Angaben der Niederschlige seit 1979 [Large & Yeager, 2009]. Vergleiche der von
FESOM unter CORE.v2 Antrieb berechneten Ozeanzirkulation mit anderen Modellen
gleichen Antriebs werden von Sidorenko et al. [2011] durchgefiihrt.

Der NCEP Datensatz weist bekannte Fehler bzw. Tendenzen auf und wurde daher
von Large und Yeager [2009] basierend auf Beobachtungen modifiziert. Beispielsweise
wurden durch QSCAT? direkt gemessene Windgeschwindigkeiten beachtet, was in den
meisten Regionen der Welt zu einer Anhebung der CORE.v2 Windgeschwindigkeiten
gegeniiber denen der NCEP Reanalyse fithrt [Large & Yeager, 2009], insbesondere auch
im Bereich des Weddellmeeres.

In Abbildung 2.3 ist das Jahresmittel der Windgeschwindigkeit im Bereich des Wed-
dellmeeres fiir das Jahr 1999 dargestellt. Die in Kapitel 5 gezeigten Simulationen von
zwolf Eisbergen finden im Jahr 1999 statt, sodass die Abbildung 2.3 einen Eindruck
der vorherrschenden Winde in diesen Simulationen gestattet.

http://www.ncep.noaa.gov/ [Stand: Mai 2011]
3http://manati.orbit.nesdis.noaa.gov/products/QuikSCAT.php [Stand: Mai 2011]
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Jahresmittel der Windgeschwindigkeit im Jahr 1999
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Abbildung 2.3: Dargestellt ist das Jahresmittel der Windgeschwindigkeiten des Jahres 1999 im Bereich
des Weddellmeeres.

2.4 Numerische Umsetzung und Parallelisierung mittels
MPI

In diesem Abschnitt wird die numerische Umsetzung der in den vorigen Punkten an-
gegebenen Gleichungen kurz beschrieben. Es werden nur die wichtigsten, zum besse-
ren Verstandnis dieser Arbeit dienenden Konzepte prasentiert. Ausfiihrliche Angaben
zur numerischen Diskretisierung der Gleichungen des Ozeans mit der Finite-Elemente-
Methode sind beispielsweise Wang [2007] zu entnehmen, auf die Finite-Elemente-Dis-
kretisierung beziiglich der Meereiskomponente gehen Timmermann et al. [2009] ein.
Da FESOM fiir den Gebrauch auf Parallelrechnern ausgelegt ist, was auch bei der Um-
setzung des Eisbergmodells beachtet werden muss, wird an dieser Stelle auch auf die
grundlegende Parallelisierungsstrategie von FESOM eingegangen.

Wie bereits mehrfach erwahnt, setzt FESOM auf die Finite-Elemente-Methode, was
das Modell von ”traditionelleren” Modellen, welche die Finite-Differenzen-Methode
verwenden, abhebt.

Das verwendete 3D-Rechengitter besteht aus speziell angeordneten Tetraedern und
wird folgendermaflen erhalten:

Zunachst wird die Meeresoberflache mit einem unstrukturierten Dreiecksgitter trian-
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2.4 Numerische Umsetzung und Parallelisierung mittels MPI

guliert, dessen Knoten und Dreieckselemente in dieser Arbeit als 2D-Knoten und 2D-
Elemente bezeichnet sind. Die Gleichungen der Meereiskomponente werden nur auf
diesem Oberflachengitter (z = 0) diskretisiert. Bei der Gittergenerierung kommen spe-
zielle Generatoren zum Einsatz [Wang, 2007].

Das unterhalb der Meeresoberflache liegende Rechengebiet wird durch die an der Mee-
resoberfliche vorgegebene Triangulierung in vertikale Saulen unterteilt. Da in der ver-
tikalen Richtung feste z-level [Timmermann et al., 2009] vorgegeben sind, folgt eine
Zerlegung dieser Saulen in Prismen, welche wiederum in jeweils drei Tetraeder zerlegt
werden. Die Eckpunkte der Tetraeder sind als 3D-Knoten bezeichnet. In Abbildung 2.4
ist das Vorgehen zur Gittergenerierung graphisch veranschaulicht.

Abbildung 2.4: Dargestellt ist die Zerteilung des Rechengebietes in Prismen anhand der 2D-Tri-
angulierung der Oberfliche (links) sowie die Zerteilung eines Prismas in drei Te-
traeder (rechts). Die untersten Prismen diirfen zur besseren Représentation des
Meeresbodens verzerrt sein. Die Darstellung ist Timmermann et al. [2009] entnom-
men.

Das Gitter, welches in dieser Arbeit verwendet wird, besteht aus 1902605 Knoten,
von denen 67997 Knoten auf die 2D-Knoten entfallen. Das Gitter weist eine variable
Auflésung von 150 km im offenen Ozean und etwa 20 km entlang der Kiistenlinien
auf [Sidorenko et al., 2011]. Zudem ist der Bereich entlang des Aquators mit 40 km
aufgelost. Die minimale Dreiecksfliche eines 2D-Elementes betrigt 81.6 km?.

Die Abbildung 2.5 zeigt die variable Auflosung fiir den Bereich der Stidhalbkugel. Der
in der vorliegenden Arbeit besonders wichtige Bereich des Weddellmeeres weist in den
meisten Bereichen eine Auflosung zwischen 50 und 100 km auf, nahe der Kiisten ist
eine hohere Auflosung gewahlt.

Nach der Galerkin-Methode (vgl. z.B. Behrens [2006, S.82]) werden die prognostischen
Variablen des gekoppelten Modells nach bestimmten Basisfunktionen entwickelt, um
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3

km

Abbildung 2.5: Dargestellt ist die verwendete Triangulierung auf der siidlichen Hemisphére nebst
horizontaler Aufl6sung in km. Diese Abbildung ist eine rotierte Version der Abbil-
dung 1 aus Sidorenko et al. [2011].

die Losung der Gleichungen in endlich-dimensionalen Raumen suchen zu kénnen. Zur
Anwendung kommen hier stiickweise lineare Basisfunktionen in zwei und drei Dimensio-
nen [Wang, 2007]. Zu jedem 2D- und 3D-Knoten gibt es eine zugehérige Basisfunktion,
welche an diesem Knoten den Wert 1 annimmt und zu den umliegenden Knoten auf
den Wert 0 abfallt. Eingeschrankt auf ein Element des Tragers der Basisfunktion ist
die Abnahme linear. In Abbildung 2.6 ist eine typische 2D-Basisfunktion dargestellt.

Abbildung 2.6: Dargestellt ist die zum Oberflichenknoten n gehérige 2D-Basisfunktion oder
”Hiitchenfunktion”. Die umliegenden Dreiecke stellen den Trager der Funktion
dar. Die Darstellung ist der Erkldrung der Finite-Elemente-Methode auf der AWI-
Homepage entnommen (http://www.awi.de/en/research/research_divisions/clima
te_science/ocean_dynamics/community_ocean-model_com/ [Stand: Juni 2011]).

Werden die 2D-Basisfunktionen mit ¢; = ¢,(x,y) bezeichnet, die 3D-Basisfunktionen
dagegen mit ¢); = 1;(z,y, z), so kénnen die prognostischen Variablen des Ozeanmodells
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als

u Y (w0 (2.12)
T~ Ty (2.13)
S ~ Z Sji; ( )
N~y 0o (2.15)

geschrieben werden [Wang, 2007], wobei die Koeffizienten zeitabhéangig sind.

Wie die Meeresoberflachenauslenkung 7 auch, werden die prognostischen Variablen
des Meereismodells ebenfalls auf dem 2D-Gitter nach entsprechenden Basisfunktionen

b;
W~ > (i, 0i4) 8
heY hio,
he Y hy o
Ay Ao,

mit zeitabhangigen Koeffizienten entwickelt.

Nach der Finite-Elemente-Methode werden die zu losenden Gleichungen mit den Basis-
funktionen multipliziert und anschliefend iiber das Modellgebiet integriert. Vereinfacht
dargestellt werden nach Einsetzen der Galerkin-Approximationen und Diskretisierung
der zeitlichen Ableitungen mit Finiten Differenzen lineare Gleichungssysteme zur Be-
stimmung der Koeffizienten in den Gleichungen (2.12)-(2.19) erhalten, die in jedem
Zeitschritt gelost werden miissen. Die erhaltenen Matrizen sind typischerweise diinn
besetzt und haben eine begrenzte Bandbreite, welche durch die Zahl der Nachbarkno-
ten eines Knotes festgelegt ist [Timmermann et al., 2009]. Zum Einsatz kommt der
iterative PETSc*-Loser. Die berechneten Koeffizienten speichert FESOM in entspre-
chenden Arrays, die hier als 2D-Felder bzw. 3D-Felder bezeichnet sind.

Als Parallelisierungsstrategie kommt in FESOM eine Gebietszerlegung zum Einsatz.
In dieser Arbeit werden 32 Prozessoren verwendet, sodass das Modellgebiet in 32 Teile
unterteilt ist. Jeder Prozessor fiihrt Berechnungen auf einem eigenen Teil des Modellge-
bietes durch, bei Gebrauch von Daten eines anderen Gebietes muss zwischen den Pro-
zessoren kommuniziert werden. Hierzu kommt der Message Passing Interface (MPI®)
Standard zum Einsatz. In Abbildung 2.7 ist die Gebietszerlegung dargestellt.

Im Gegensatz zu fritheren Versionen unterstiitzt FESOM nun Parallelrechner mit ver-
teiltem Speicher (distributed memory setup), sodass jedem Prozessor nur die Daten zur

4http:/ /www.mcs.anl.gov/petsc/petsc-as/ [Stand: Juni 2011]
SHomepage des MPI-Standards: http://www.mcs.anl.gov/research/projects/mpi/ [Stand: Mai 2011]
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Abbildung 2.7: Das Modellgebiet, eingefiirbt nach der Identifikationsnummer myPE der fiir die jewei-
ligen Gebiete zusténdigen Prozessoren. Aufgrund der benutzten vielfarbigen Farbs-
kala weisen die Gebietsgrenzen in der Darstellung einen Farbverlauf iiber die da-
zwischenliegenden Farben auf.

Verfiigung stehen, die zu seinem Rechengebiet gehdren. Dies hat den Vorteil, dass nicht
die kompletten 3D-Arrays im Hauptspeicher reserviert werden miissen.

Jeder Knoten des Rechengebietes ist einem eindeutigen Prozessor zugeteilt. Die einem
Prozessor zugehorigen Knoten sind von 1 bis myDim nod3D durchnummeriert. Um die
Kommunikation zu erleichtern, sind jedem Prozessor aber die angrenzenden Knoten
(Kommunikationsknoten) benachbarter Prozessoren bekannt, sodass die einen Prozes-
sor betreffenden Knoten von 1 bis insgesamt myDim_nod3d + eDim nod3d durchnumme-
riert sind.

Die Elemente des Rechengebietes, beispielsweise die 2D-Elemente der Triangulierung
der Meeresoberflache, sind allerdings oft keinem eindeutigen Prozessor zugeordnet. Ein
2D-Element der Triangulierung kann bis zu drei Prozessoren zugeordnet werden, falls
die drei Knoten des Elementes in die Rechengebiete dreier Prozessoren fallen. Dies
muss bei der Eisbergdrift beachtet werden (sieche Abschnitt A.2). Zudem zeigt Ab-
schnitt A.4.1, wie ein globaler Index eines 2D-Elementes in die lokale Nummerierung
eines Prozessors umgerechnet werden kann. Dies ist bei der Berechnung der Eisbergdrift
von Wichtigkeit, da nur der globale Index des Elementes, in dem sich der Eisberg befin-
det, zwischen den verschiedenen Prozessoren kommuniziert wird und Eisberge wiahrend
ihrer Drift von dem Rechengebiet eines Prozessors in das Rechengebiet eines anderen
Prozessors tibertreten konnen.
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2.5 Folgen fiir das Layout eines Eisbergmodells

Das Eisbergmodell ist als Erweiterung von FESOM angelegt. Durch die Verwendung
von FESOM sind einige Dinge bereits vorgegeben bzw. bei der Entwicklung des Eis-
bergmodells zu beachten:

e Das Eisbergmodell soll einfach in eine bereits bestehende FESOM-Installation
integrierbar sein. Dies kann durch wenige Anderungen erreicht werden und ist in
Anhang A sowie in Anhang B beschrieben.

e Um in Zukunft eine Riickkopplung der Eisberge auf Ozean und Meereis zu ermogli-
chen, ist eine ” Online-Modellierung” notwendig, d.h. die Dynamik und Thermo-
dynamik der modellierten Eisberge muss parallel mit den Berechnungen von FE-
SOM und nicht in einem Nachbearbeitungsschritt (post-processing) durchgefiihrt
werden.

e Der Rechenzeitbedarf sollte durch die parallelen Berechnungen des Eisbergmo-
dells nicht stark ansteigen.
Das numerische Losen der Grundgleichung der Eisbergdrift (siche Abschnitt 3.2.5)
wird durch teilweise Verwendung von impliziten Diskretisierungen selbst bei Ver-
wendung der Zeitschrittweite des Ozeanmodells von 45 min stabil erreicht. Daher
kann eine Verwendung von kleineren Teilschritten (substeps) fir das Eisbergmo-
dell mit jeweils teuren Funktionsauswertungen vermieden werden.

e Es wurde sich bewusst gegen eine Standard-Losungsmethode hoher Ordnung
wie etwa das traditionelle Runge-Kutta-Verfahren 4. Ordnung (RK4) entschie-
den. Dieses Verfahren benotigt vier teure Funktionsauswertungen [Biiskens, 2004,
S.168]. Diese hohe Genauigkeit ist aufgrund der Verwendung von FESOM, wel-
ches lineare Basisfunktionen benutzt und viele Naherungen wie etwa lumping von
Matrizen [Timmermann et al., 2009] durchfiihrt, nicht notwendig.

Die in dieser Arbeit in Kapitel 4 entwickelte Losungsmethode hélt die Rechen-
zeit durch Verwendung von Methoden niedriger Ordnung vergleichsweise gering,
nutzt denselben Zeitschritt wie FESOM und kann im Vergleich mit wesentlich
geringeren Zeitschrittweiten tiberzeugen (siehe Abschnitt 4.5).

Die gleichzeitige Modellierung vieler Eisberge wird von diesem Vorgehen profitie-
ren.

Unabhéngig von der Verwendung von FESOM sind weitere Uberlegungen anzustellen,
welche im Folgenden diskutiert werden:

e Da ein Eisberg bei aktiviertem Schmelzen seine Grofle wahrend eines Modelllau-
fes andern kann, muss die Losungsmethode zur Berechnung der Drift unabhangig
von der GroBenklasse, zu der der modellierte Eisberg gehort, stabil sein.
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Eine genaue Analyse des ozeanischen Schubspannungsterms in Abschnitt 4.2.1 er-
laubt eine solche Anpassung der Losungsmethode. Die thermodynamischen Glei-
chungen, die bei der Berechnung des Schmelzens von Eisbergen zur Anwendung
kommen, sind einfache diagnostische Gleichungen, die in der Literatur weit ver-
breitet sind (siche Abschnitt 3.3). Daher ist deren numerische Umsetzung un-
kompliziert.

Nach der Lagrange-Methode wird in der vorliegenden Arbeit die Drift einzel-
ner Eisberge simuliert, wobei diese als Punktmasse angenommen werden. Dies
gestattet eine Validierung des Eisbergmodells anhand von beobachteten Drifttra-
jektorien, welche in Kapitel 5 durchgefiihrt wird.

Um eine Verteilung vieler Eisberge zu berechnen, ware aber auch ein Eulerscher
Ansatz denkbar. Ahnlich der Meereiskomponente, bei der einzelne Eisschollen
als Kontinuum modelliert werden, ware fiir das Eisbergmodell "some measure of
iceberg coverage as tracer” [Schafer-Neth & Stattegger, 1999, S. 65] zu definieren.
Dieser Ansatz wird hier, wie in der Literatur tiblich, nicht verfolgt.

Die nachsten beiden Kapitel beschreiben die Physik, auf der das Eisbergmodell auf-
baut sowie die numerische Umsetzung der physikalischen Gleichungen. Deren konkrete
Implementierung ist in Anhang A beschrieben.
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3 Physik des Eisbergmodells

Dieses Kapitel widmet sich der zugrundeliegenden Physik des Eisbergmodells. Dazu
werden die auf einen Eisberg wirkenden Kréfte in Abschnitt 3.2 behandelt, anschlie-
Bend folgen die wichtigsten Prozesse, die die Lebensdauer eines Eisberges betreffen. Dies
sind thermodynamische Prozesse sowie die Erosion durch Seegang (siehe Abschnitt 3.3).

Da FEisberge sehr viele unterschiedliche Formen haben konnen, ist es zunachst notig,
eine Annahme tiber die im Modell verwendete, vereinfachte Form der Eisberge zu tref-
fen. In dieser Arbeit wird eine einfache Quaderform mit quadratischer Deckflache ange-
nommen. Dies hat weitere Annahmen zur Orientierung des Eisbergs relativ zu Ozean-
und Windstromungen zur Folge, welche in den Abschnitten 3.2.3.1 und 3.2.3.2 ge-
troffen werden. Es gibt weitere Ansétze, wie zum Beispiel zylinderférmige Eisberge
[Schéfer-Neth & Stattegger, 1999], bei denen keine weiteren Annahmen zur Orientie-
rung des Eisbergs notig sind. Fiir weitere, kompliziertere Ansatze sei auf die Literatur
verwiesen [McKenna, 2005, Benedict, 1980].

3.1 Bezeichnungen

Ein Eisberg habe die Masse M. Lange und Breite des Eisbergs seien durch L gegeben,
d.h. es wird eine quadratische Deckflaiche angenommen. Die Eintauchtiefe sei mit d
bezeichnet. Aus der Eintauchtiefe ldsst sich durch das Archimedische Prinzip aus der
Dichte des Eisbergs und der Dichte von Wasser auf die Gesamthche H des Eisbergs
schlieBen und umgekehrt. Aulerdem sei F' = H — d der Freibord F des Eisbergs.
Nach dem Archimedischen Prinzip ist die auf einen in Wasser eingetauchten Koérper wir-
kende Auftriebskraft F 4 gleich der Gewichtskraft der vom Korper verdrangten Fliissig-
keitsmenge [Gerthsen, 2006, S.97-98]. Ist V,, = dL? das durch den Korper verdrangte
Volumen und p,, die Dichte von Wasser, so ist

FA = _prwg .

Dabei ist g der Vektor der Erdbeschleunigung. Ist p; die Dichte des Eisbergs und
Viy, = HL? sein Gesamtvolumen, dann wirkt auf diesen eine Gewichtskraft

Fo=Mg=Vypug .

Im Gleichgewicht gilt
Fo=-F,4.
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Fa

!

Fq

Abbildung 3.1: Archimedisches Prinzip bei eingetauchtem Eisberg.

In Abb. 3.1 ist dieses Gleichgewicht neben den wichtigsten Bezeichnungen graphisch

dargestellt.

Teilen durch L? und Umstellen ergibt dann
H  pu
Zo e (3.1)
d Pib

Ist die Hohe eines Eisbergs gegeben, so kann die Eintauchtiefe aus (3.1) berechnet
werden und umgekehrt. Typische Werte p, = 1027.5kg/m?® und py = 850kg/m?
[Silva et al., 2006] ergeben damit

Pw 191,

Pib
sodass etwa 1 — (1/1.2) = 1/6 der Gesamthdhe eines Eisberges als Freibord zu sehen
sind.

3.2 Dynamik

Zur Modellierung der Eisbergdrift werden die auf einen Eisberg wirkenden Krafte be-
trachtet. Dazu wird dieser als Punktmasse angenommen. Nach dem zweiten Newton-
schen Gesetz gilt dann fiir die auf den Eisberg wirkende Gesamtkraft durch Superpo-
sition aller Krafte Fy,

wobei die horizontale Geschwindigkeit des Eisbergs nachfolgend immer mit u = (u,v) €
R? bezeichnet sei.

Verwechslungen mit der Ozeangeschwindigkeit aus Kapitel 2 bestehen nicht, da auftre-
tende Geschwindigkeiten des Ozeans im Folgenden immer mit einem Index versehen
sein werden.

In den nachsten Unterkapiteln werden die verschiedenen Krafte einzeln betrachtet.
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3.2 Dynamik

3.2.1 Corioliskraft

Ein Eisberg ist wahrend seiner Drift dem Einfluss der Corioliskraft F,. unterworfen, da
dieser sich in einem rotierenden Bezugssystem bewegt. Die Winkelgeschwindigkeit w
der Rotation der Erde ist w ~ 27/24h ~ 7.27 107°s~!. Auf der Stidhalbkugel bewirkt

-4
1.5x 10

©
[é)] [
T \

Coriolisparaneter f [1/s]
=

| |
=2 -15 -1 -0.5 0 05 1 15 2
Breitengrad o [rad]

Abbildung 3.2: Der Coriolisparameter in Abhéngigkeit vom Breitengrad.

die Corioliskraft eine Ablenkung nach links, wéhrend sie auf der Nordhalbkugel zu
einer Ablenkung nach rechts fithrt. Sie berechnet sich durch

F.=2Mwsingkxu, —n/2<¢<7/2,

wobei ¢ den Breitengrad angibt und k den Einheitsvektor senkrecht zur Erdoberflache.
Die Berechnung des Kreuzproduktes ist als

0 U —
kxu=|0]xlov] =] u
1 0 0

zu verstehen, als Ergebnis dient aber die Projektion in die z-y-Ebene (—v, ). In dieser
Ebene soll die horizontale Geschwindigkeit des Eisbergs bestimmt werden.

Nach Definition des Coriolisparameters f (siehe Abb. 3.2) zu f := 2wsin ¢ schreibt
sich die Corioliskraft insgesamt vereinfacht als

u

F.=—fM (_”) . (3.2)

Die Corioliskraft hat in der Néhe der Pole einen groferen Einfluss als in mittleren
Breiten (siehe Abb. 3.2), am Aquator wirkt keine Corioliskraft.
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3 Physik des Eisbergmodells

3.2.2 Hangabtriebskraft

Die Kraft F,, die auf einen Eisberg durch die Neigung der Meeresoberflache wirkt,
wird in einigen Eisbergmodellen aus der Bewegungsgleichung der Oberflachengeschwin-
digkeit des Ozeans Us = (Usurfaces Usurface) Derechnet [Bigg et al., 1997, Smith, 1993,
Gladstone et al., 2001] und aufgrund der Herleitung in diesen Arbeiten auch pressure
gradient force (Druckgradientkraft) genannt. In der vorliegenden Arbeit wird jedoch
ein anderer Ansatz verfolgt.

Die "klassische” Berechnung wird hier dennoch kurz vorgestellt, sodass anschlieBend
die Vorteile der in dieser Arbeit verwendeten Berechnungsmethode deutlich werden.

Die oben genannte Bewegungsgleichung fiir die Oberflachengeschwindigkeit des Ozeans
liest sich nach Gladstone et al. [2001] als

du, 1 1 or
L L (3.3)

wobei p,, = 1027.5 kg/m? die Dichte von Wasser ist und 7 die durch den Wind an der
Meeresoberfliche erzeugte Spannung (wind stress). P stellt den wirkenden Druck dar
und z ist die vertikale Koordinate.

Typischerweise wird geostrophisches Gleichgewicht angenommen [Smith & Banke, 1983,
Mountain, 1980, Gladstone et al., 2001], sodass sich Coriolis- und Druckgradientkraft
balancieren. Durch Vernachléssigung der iibrigen Terme in Gleichung (3.3) gilt im
geostrophischen Gleichgewicht also

1
—VP=—fkxu,. (3.4)

w

Die Druckgradientkraft, die auf das von dem Eisberg verdrangte Wasservolumen wirkt,
berechnet sich dann tiber

M
F,=——VP=fMkxu,. (3.5)
Pw

Die Gesamtkraft, die durch Coriolis- und Druckgradientkraft auf einen Eisberg wirkt,
ist nach dieser Herleitung

Fc+Fp _ _fM (_uv) +fM (_vsurface> _ _fM <—(U - Usurface)) _ _fM qur ’

Usur face U — Usurface
(3.6)
wobel u, ;= u — u;.
Dieser einfache Ausdruck wird oft genutzt, um die Wirkung von Coriolis- und Druckgra-

dientkraft auf Eisberge zu berechnen. Gladstone et al. nennen diesen Term ” Coriolis-
related forcing” [2001, S. 19905].

Da das Eisbergmodell mit einem free-surface Ozeanmodell angetrieben werden soll,

24



3.2 Dynamik

horizontal A e 6 Az

e s e e e e e e —

at all depths

Qs s =t NSt z
horizontal pressure _
gradient force REER Y

b = pgz Ps = palz+ A2

Abbildung 3.3: Eine Neigung der Meeresoberfléiiche fiihrt zu einer horizontalen Druckgradientkraft.
Abbildung aus Colling [2001].

welches die Auslenkung der Meeresoberfliche n (sea surface height, kurz SSH) in je-
dem Zeitschritt knotenweise berechnet, wird in dieser Arbeit jedoch, wie oben erwéhnt,
ein anderer physikalisch klarer motivierter Ansatz gewéhlt.

Colling [2001] beschreibt, wie sich aus einer gegebenen Neigung der Meeresoberfliche
die Druckgradientkraft direkt berechnen ldsst. Das Vorgehen nach Colling [2001] soll
hier zur Verdeutlichung kurz dargelegt werden. Durch die Neigung der Meeresoberflache
wirkt am Punkt A in Abb. 3.3 nach der hydrostatischen Gleichung ein Druck

Pa = pwg=z (37)

aufgrund der dariiberliegenden Wassersaule der Hohe z. Am Punkt B gilt eine entspre-
chende Gleichung, sodass der Druckunterschied zwischen B und A

Ap =pp —pa = pugAz (3.8)
betragt. Ist die Distanz zwischen A und B durch Az gegeben, dann ist
1 Ap Az An
pubs IRz IRz (39)

wobei die Auslenkung Az der Meeresoberfliche in FESOM mit An bezeichnet ist.
Die Druckgradientkraft lasst sich also aufgrund der linearen Approximation der Mee-
resoberflichenauslenkung in FESOM auf einem Element der Triangulierung wie bei
Jongma et al. [2009] und Martin und Adcroft [2010] tiber

M
F,=——VP=—-MgVn (3.10)
berechnen, ohne geostrophische Naherungen verwenden zu miissen.
Bei der geostrophischen Néherung (3.4) wird unter anderem der erste Term in Glei-
chung (3.3), die materielle Ableitung du,/dt, vernachléssigt. Dieser Term enthélt einen
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nicht-linearen Advektionsterm und kann von besonderer Bedeutung bei der Berech-
nung realistischer Eisbergverteilungen iiber langere Zeitraume sein. Nur mit diesem
Term konnten Bigg und Wadley [1996] beispielsweise die Eisbergdrift von Gronland
und der Kanadischen Arktis bis in den Labrador Strom erreichen, sodass eine Hauptri-
sikozone fiir die Schifffahrt nur auf diese Art modelliert werden konnte.

Bei der in dieser Arbeit gewahlten Methode wird aufgrund der Berechnung des Druck-
gradienten aus der sea surface height 1, welche unter anderem iiber Gleichung (2.1)
bestimmt wird, die materielle bzw. totale Ableitung der Ozeangeschwindigkeit neben
anderen Termen berticksichtigt, um eine moglichst vollstandige Beschreibung der Eis-
bergdrift zu erreichen.

3.2.3 Schubspannungen zwischen Eisberg und Umgebung

Bewegt sich ein Korper durch ein viskoses Fluid oder wird ein ruhender Korper von
einem viskosen Fluid umstromt, so wird durch Wirbelbildung auf der Leeseite! des
Kérpers ein Druckunterschied im Vergleich zur Luvseite? erzeugt [Lichey, 2000]. Die
dadurch erzeugte Kraft hangt zudem von der Form des Korpers ab und wird daher
auch form drag genannt. Zudem kommt es bei bestimmten Korpern, etwa groflen Eis-
inseln oder Tafeleisbergen, zu einer Wechselwirkung zwischen der horizontalen Ober-
bzw. Unterseite des Eisbergs und des umgebenden Mediums, mit der eine weitere Kraft,
der skin drag, verbunden ist [Smith & Banke, 1983].

Beide Krafte lassem sich als Newton-Reibung parametrisieren, deren Berechnungs-
formel eine quadratische Abhéngigkeit von der Relativgeschwindigkeit zwischen dem
Korper und dem umgebenden Medium zeigt [Gerthsen, 2006, S. 41] und auch drag
equation genannt wird.

Fiir einen Eisberg mit Geschwindigkeit u und ein Fluid x (Luft oder Wasser) der
Geschwindigkeit u, gilt daher (vgl. z.B. Mountain [1980])

F, =1 Cup.A; |Ju, —ul|(u, —u), (3.11)
wobei p, die Dichte des Fluids angibt. C,, ist der dimensionslose form drag coefficient.
Dieser ist von der Form des Korpers und der besonderen Charakteristik der umgeben-
den Stromung abhéangig. Bei einer Stromlinienform des Korpers ist C, < 1, bei einer
Kugelform gilt C, ~ 1 und bei ungiinstiger Form gilt C,, > 1 [Gerthsen, 2006, S. 41].

A, gibt die Flache des Eisbergs senkrecht zur Stromung des umgebenden Fluids an,
d.h. die GroBe der Flache, auf die die Kraft einwirkt.

Zusatzlich wird in diesem Modell auch der skin drag oder surface drag betrachtet, wel-
cher auf die horizontale Oberfliache des Eisbergs wirkt [Smith & Banke, 1983] und eine
Erweiterung von Gleichung (3.11) darstellt. Dieser Term wird durch die Wechselwir-
kung zwischen der Oberseite bzw. der Unterseite des Eisbergs und des ihn umgebenden

!Die der Stromung bzw. dem Wind abgewandte Seite.
2Die der Strémung bzw. dem Wind zugewandte Seite.
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3.2 Dynamik

Fluids erzeugt und folgt ebenfalls der allgemeinen drag equation. Die Schubspannung
zwischen Eisberg und Fluid z wird als Summe von form drag und skin drag insgesamt
nach Smith und Banke [1983] iiber

erhalten. Dabei ist Cy, der dimensionslose skin drag coefficient des Fluids x und Agkin, 4
die horizontale Kontaktflache des Eisbergs mit dem Fluid. Im Vergleich mit Gleichung
(3.11) besitzt Gleichung (3.12) damit einen modifizierten Koeffizienten, der sich vor
allem bei Tafeleisbergen mit grofler horizontaler Ausdehnung von dem urspriinglichen
Wert unterscheidet [Smith & Banke, 1983]. Der modifizierte Gesamtkoeffizient wird
zwecks besserer Unterscheidung nachfolgend Schubspannungskoeffizient genannt.

Im Folgenden werden die ozeanische Schubspannung und die Windschubspannung be-
trachtet , d.h. die Schubspannungen beziiglich der beiden Fluide Wasser und Luft. Eine
entsprechende Kraft fiir die Wirkung des Meereises auf einen Eisberg folgt anschlie-
Bend. Diese unterscheidet sich durch die starke saisonale Abhéngigkeit von den anderen
Kraften.

3.2.3.1 Ozean

Fiir den Ozean bildet die Summe von form drag und skin drag die ozeanische Schub-
spannung

F,= (% CoprO + Cdoprskin,o) ||uo - u||(uo — l_l)
=: Cp,[[u, —ulf[(u, —u) (3.13)

wobei der form drag coefficient zwischen Ozean und Eisberg mit C, = 0.85 angenom-
men wird [Lichey & Hellmer, 2001]. Die Dichte des Wassers wird konstant gewéahlt
pw = 1027.5 kg/m3. Der skin drag coefficient an der Unterseite des Eisbergs wird
als Cy, = 0.0005 angesetzt [Lichey & Hellmer, 2001]. Der erste Term in F,, der form
drag, wirkt auf die untergetauchte, zur Meeresstromung senkrechte Seitenflache des Eis-
bergs. Diese wird durch eine der unter Wasser befindlichen Seitenflachen des Eisbergs
angenahert, sodass

A, =dL .

Hierbei wird angenommen, dass immer eine Seitenfliche des quaderformigen Eisbergs
senkrecht zur Stromung ausgerichtet ist. Die Flache der Unterseite des Eisbergs, an der
der skin drag wirkt, betragt

Askin,o = L2 .

Andern sich die Dimensionen eines Eisbergs mit der Zeit, beispielsweise durch Schmel-
zen an der Unterseite, so ist der ozeanische Schubspannungskoeffizient C'p, zeitlich nicht
konstant.

Die Stromungsgeschwindigkeit u, des Ozeans kann durch Mittelung der Modellge-
schwindigkeiten aus FESOM von der Unterseite des Eisbergs bis zur Meeresoberflache
berechnet werden (siehe dazu Abschnitt A.3).
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3.2.3.2 Atmosphire

Fiir die Atmosphéare bildet eine analoge Summe von form drag und skin drag die
Windschubspannung

F, = (% CapaAa + CdapaAskin,a) ||ua - u||(lla — u)
=: Cp,||u, — ul|(u, —u) , (3.14)

wobei der form drag coefficient C, = 0.4 zwischen Atmosphéare und Eisberg ange-
nommen wird [Lichey & Hellmer, 2001]. Die Dichte der Luft wird konstant gewihlt
pa = 1.293 kg/m3.

Der skin drag coefficient wird als Cy, = 0.00025 angesetzt [Lichey & Hellmer, 2001].
Der erste Term in F,, der form drag, wirkt auf die sichtbare, zur Windgeschwindigkeit
senkrechte Seitenflache des Eisbergs. Diese wird durch die sichtbare Seitenflache des
Eisberg angenahert, sodass

A, =(H—-d)L .
Die Oberflache des Eisbergs, an der der skin drag wirkt, betragt
Askin,a = L2 .

Die Windgeschwindigkeit u, wird den in Abschnitt 2.3 eingefiihrten CORE.v2 Daten
entnommen und zur Position des Eisbergs interpoliert (siche dazu Abschnitt A.3).

3.2.3.3 Meereis

Im Gegensatz zu den durch Ozean und Atmosphéire erzeugten Kraften ist die vom
Meereis auf einen Eisberg wirkende Kraft F; starken saisonalen Schwankungen un-
terworfen, da Meereisdicke h und -konzentration A diesen Schwankungen unterliegen.
Daher werden fiir das Meereis drei Falle unterschieden.

e 1. Fall: Eisberg ist ”eingefroren”:
Beobachtungen haben gezeigt, dass Eisberge ab einer gewissen Meereiskonzentration
im Meereis eingeschlossen werden konnen und dann mit diesem driften. Lichey und

Hellmer [2001] nehmen dieses Verhalten bei Konzentrationen A > 90% an. Neue Be-
obachtungen zeigen, dass dies schon bei Meereiskonzentrationen

A > 86%
der Fall sein kann [Schodlok et al., 2006]. Dieser Wert kommt in der spiteren numeri-
schen Umsetzung zum Tragen (siehe Abschnitt 4.4.3). Zundchst wird A > 90% ange-

nominen.

Bilden Eisberg und Meereis einen Festkorper, so wird die auf den Eisberg wirkende
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Meereishaerte P [N/m]

0.9

0.85 05 Meereisdicke h [m]
Meereiskonzentration A

075 O

Abbildung 3.4: Die Eishiirte P ist proportional zur Meereisdicke h und exponentiell abhingig von
der Meereiskonzentration A.

resultierende Kraft vollstandig auf das Meereis iibertragen, sodass dieses der angrei-
fenden Kraft mit einer Gegenkraft

Fi=—> F (3.15)

ki

widerstehen muss [Lichey, 2000]. Dazu muss das Meereis eine gewisse Mindesthérte Py
aufweisen, da es ansonsten brechen wiirde.

Die aktuelle Eishérte P (siche Abb. 3.4) berechnet sich aus der Meereiskonzentration
A und der Meereisdicke h iiber Hiblers Formel [Hibler, 1979

P = P'hexp(—C(1—A)), (3.16)

wobei

P* =20000N/m? und C = 20
empirisch ermittelte Koeffizienten sind [Timmermann, 2000].
Lichey [2001] schitzte den Schwellenwert P, anhand von charakteristischen Kréfte-
groBenordnungen im westlichen Weddellmeer auf einen Wert zwischen 660.9 N/m und

14211.6 N/m. Anhand von Sensitivitdtsstudien wéhlten Lichey und Hellmer [2001] glo-
bal Py = 13000N/m. In dieser Arbeit wird spéter eine Reihe von Schwellenwerten in
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Sensitivitatsstudien untersucht.

Insgesamt ist nun

dui
Fi:—ZFkJrME, falls A > 90% und P > P, (3.17)
ki

wobei u; die Geschwindigkeit des Meereises ist. In Erweiterung zu Lichey und Hellmer

[2001] wurde der Term
dui

dt
erginzt. Die Summe aller auf den Eisberg wirkenden Kréafte verschwindet im Falle des

Einfrierens im Meereis ansonsten und es wiirde
du
dt

M

(3.18)

0

gelten. Damit behielte der Eisberg formal seine Geschwindigkeit bei und nahme nicht
die Geschwindigkeit des Meereises an, wie von Lichey und Hellmer [2001] aber gewiinscht
und in ihrem Modellcode auch umgesetzt ist.

Zum numerischen Umgang mit der Parametrisierung des Einfrierens von Eisbergen im
Meereis sei auf Abschnitt 4.4.3 verwiesen.

e 2. Fall: Eisberg ist "frei”:

Niedrige Meereiskonzentrationen

A <15%

werden als offenes Wasser angenommen [Lichey & Hellmer, 2001], sodass sich der Eis-
berg ungehindert durch das Eis bewegen kann. Die Kraft durch das Meereis verschwin-
det in diesem Fall also, d.h.

F, =0, falls A <15% . (3.19)

e 3. Fall: Eisberg ist von Meereis "umstromt”:

Bel mittleren Meereiskonzentrationen
15% < A < 90%

wird nach Lichey und Hellmer [2001] eine Schubspannung zwischen Eisberg und Meereis
nach Gleichung (3.11) berechnet

F; =3 CipiA; [[u; —u|(u; —u) . (3.20)

Dabei ist p; = 910 kg/m? die Dichte des Meereises [Timmermann et al., 2009], C; = 1.0
ist der form drag coefficient zwischen Meereis und Eisberg [Bigg et al., 1997] und
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A; = Lh die Flache, auf die F; wirkt. Dies ist die Lange des Eisbergs multipliziert
mit der Dicke des Eises. Auf die Einbeziehung einer Art skin drag des Meereises an
den Seiten des Eisbergs wird, wie in der Literatur iiblich, auch hier verzichtet.

Zusatzlich bleibt der Fall zu betrachten, wenn
A>90% und P < P,

gilt. Dies kann bei diinnem Meereis und gleichzeitig hohen Konzentrationen entstehen
und stellt eine Erganzung der Parametrisierung von F; nach Lichey und Hellmer dar
[2001]. In diesem Fall wird ein Eisberg nicht im Meereis eingeschlossen (da P < P;),
aber eine Schubspannung nach Gleichung (3.20) sollte aufgrund der hohen Eiskonzen-
tration ebenfalls berechnet und in der Impulsbilanz des Eisbergs beriicksichtigt werden.

Zusammengefasst lasst sich die Kraft F; nun als

0, falls A < 15%

F,=<— Zkﬁ F. + Md;j, falls A > 90% und P > P, (3.21)

% CzpzAz ||u, — ll||(lli — ll), sonst

schreiben.

3.2.4 Effekt von Oberflachenwellen (wave radiation force)

Einen zusatzlichen physikalischen Prozess, der bei der Modellierung der Eisbergdrift
von Bedeutung ist, stellt der Einfluss von Oberflachenwellen auf einen Eisberg dar.
Werden Oberflachenwellen an einer senkrechten Wand vollstandig absorbiert, so wirkt
nach Faltinsen [1990, S. 138] eine horizontal drift-force auf den absorbierenden Korper.
Im Folgenden wird diese Kraft, wie im Kontext der Eisbergmodellierung iiblich, wave
radiation force F, genannt [Smith, 1993, Bigg et al., 1997].

Die wave radiation force berechnet sich nach Smith [1993] tiber
1 2
1F |l = Jpuwga”L (3.22)

wobei p,, = 1027.5 kg/m? die Dichte von Wasser und g = 9.81 m/s* die Erdbeschleuni-
gung ist. Es wird L als die Lange des Eisbergs senkrecht zur Richtung der einfallenden
Oberflachenwellen mit Amplitude a angenommen. Die wave radiation force hangt qua-
dratisch von der Wellenamplitude ab.

Gleichung (3.22) wurde fiir einen zweidimensionalen Kérper mit Methoden der Potenti-
altheorie von Faltinsen [1990, S. 138] berechnet und ist daher keine empirisch ermittelte
Gleichung.

Die Wellenhohe h,, lasst sich durch eine quadratische Regression anhand von Daten
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des Meteorological Office von 1969 [Bigg et al., 1997] aus der Windgeschwindigkeit u,,
abschéatzen. Dies ergibt eine Schatzung der Amplitude:

a = hy/2 = 0.02025)u,|[?/2 .

Nach Bigg et al. [1997] hat die wave radiation force dieselbe Richtung wie die Wind-
geschwindigkeit u,. Dies entspricht der Annahme, dass sich die Oberflachenwellen in
Richtung des Windes bewegen. Somit ist die Kraft insgesamt durch

1 u
F, = ~p,ga’L —*— (3.23)
4 |[u,]|
~ 2.56 - 10 °py,gL||[u,||® u, (3.24)

gegeben.

Vereinzelt wird ein zusatzlicher Koeffizient C\.. der wave radiation force definiert.
Brostrom et al. [2009] verwenden einen Wert von Cgpe = 0.3.

Martin und Adcroft [2010] fiihren, nicht zuletzt aus numerischen Griinden zur Stabili-
sierung ihres Modells, einen variablen Koeffizienten Cq. < 0.12 ein. In dieser Arbeit
wird jedoch, wie aktuell auch von Jongma et al. [2009], die unverdnderte Formulierung
nach Smith [1993] benutzt, um den Einfluss einer solchen Parametrisierung auf die
Eisbergdrift zu studieren.

Fiir weitere mogliche Anderungen der Gleichung (3.23) sei auf die Literatur verwiesen
[Martin & Adcroft, 2010].
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3.2.5 Grundgleichung der Eisbergdrift

Durch Superposition aller wirkenden Krafte ergibt sich die Grundgleichung der Eis-
bergdrift

du 1
—=—{F.+F,+F, +F. +F,+F 2
dt M{ c+ p+ o+ z+ a+ 7"}7 (3 5)

oder ausfiihrlich

du —v Ch, Cp,
=t () = o Bt vl )+ Pl - w

. 0, falls A < 15%

U, )
+ mpwgaQL ol SR DN falls A > 90% und P > P,

ﬁ CzpzAz Huz — 11”(11@' — U), sonst

(3.26)

Komponentenweise schreiben sich die beiden Gleichungen wie folgt. Fiir die x-Komponente
u der horizontalen, zunachst unbekannten Eisberggeschwindigkeit u gilt

d dn C C
=g+ sl — )+ S =l — W)
1 0, falls A < 15%
2 a 1 du;
+mpwga L ||ua|| + _1M Zk;ﬁsz,x—i_W’ fallsA290% und P > P,
a7 Cipidi [[w; — uf|(u; — u),  sonst
(3.27)
beziehungsweise fiir die y-Komponente v
d dn C C
= ~Tu g+ Sl = il — ) + 2w - wll (e~ v)
1 0, falls A < 15%
2 a 1 dv;
+mpwga L T, ] + —1M > ki By + 35 falls A > 90% und P > P;
o7 CipiAi |Jwg —ul|(vi — v),  sonst :
(3.28)

wobei Fy, , und Fy,, die 2- und y-Komponente der Kraft F;, sind.

Es handelt sich bei den Gleichungen (3.27) sowie (3.28) um ein gekoppeltes System
von nichtlinearen gewohnlichen Differentialgleichungen 1.0rdnung, welches in Kapitel
4 mit Anfangsgeschwindigkeit 0 numerisch gelost wird.
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3 Physik des Eisbergmodells

3.3 Thermodynamik

Nicht nur der Vollstandigkeit halber sollten Eisbergmodelle eine thermodynamische
Komponente besitzen. Durch Schmelzprozesse oder Erosion an den Seiten andern sich
die Dimensionen eines Eisbergs und seine Masse nimmt entsprechend ab. Die Angriffs-
flachen der Schubspannungen durch Wind und Ozean beispielsweise werden im Verlauf
der Zeit typischerweise geringer, sodass fiir eine langjahrige Driftmodellierung die Ther-
modynamik eine nicht zu vernachlassigende Komponente ist.

Abgesehen davon erlaubt die Betrachtung thermodynamischer Prozesse in Verbindung
mit einem Driftmodell eine zeitliche und raumliche Vorhersage von Siiiwasser- und
Warmefliissen, welche von besonderem Interesse in der Ozeanographie sind.

Drei physikalische Vorgénge sind nach Gladstone et al. [2001] von besonderer Bedeu-
tung, welche im Folgenden vorgestellt werden.

In dieser Arbeit kommen nur einfache, diagnostische Gleichungen zum Einsatz, wie sie
unter anderem Bigg et al. [1997] und aufbauend darauf Gladstone et al. [2001], Jong-
ma et al. [2009] oder Martin und Adcroft [2010] zur Beschreibung von Schmelz- und
Erosionsraten verwenden. Hierbei sei angemerkt, dass die Erosionsrate wie eine weitere
Schmelzrate gehandhabt wird und daher ebenfalls als ”thermodynamischer” Prozess
aufgefithrt wird.

In den betrachteten diagnostischen Gleichungen wurden Koeffizienten eingefiihrt, um
die korrekten Einheiten der Schmelz- und Erosionsraten (m/s) nach Einsetzen der un-
abhangigen Variablen zu wahren. In der oben genannten Literatur wird ein solcher
Koeffizient stillschweigend angenommen.

Zudem sei bemerkt, dass in der Literatur Uneinigkeit iiber die genauen Eisbergflachen,
an denen die betrachteten Schmelzraten wirken sollen, herrscht. In der urspriinglichen
Arbeit von Bigg et al. [1997] wurden die Oberflachen, an denen die Schmelzraten wir-
ken, nicht explizit bzw. nur missverstandlich genannt. Auch Gladstone et al. [2001] und
Jongma et al. [2009] vermeiden eine genaue Nennung dieser Flichen.

In dieser Arbeit wurden Eisbergflachen gewéhlt, die der Beschreibung der Flachen
durch Bigg et al. [1997], an denen die Schmelzraten anzusetzen seien, nach Meinung
des Verfassers am nachsten kommen. Diese Wahl stimmt bei dem wichtigsten Term, der
Erosionsrate, mit der Interpretation nach Martin und Adcroft [2010] iiberein, welche
die in ihrer Studie verwendeten Angriffsflachen nennen. Die Wahl unterscheidet sich
jedoch bei den betragsmaflig kleineren Schmelzraten. Hierauf wird an entsprechender
Stelle noch einmal eingegangen.

Eine aufwendigere Beschreibung der thermodynamischen Prozesse als ein sogenann-
tes Stefan-Problem [Meirmanov, 1992], bei dem sich die freie Phasengrenze zwischen
Eis und Luft bzw. Eis und Wasser mit der Zeit bewegen kann, ist moglich, soll hier
aber nicht weiter untersucht werden.
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3.3 Thermodynamik

3.3.1 Turbulentes Schmelzen (turbulent melting)

Da sich der Eisberg relativ zum Ozean bewegen kann, entsteht eine Turbulenz, welche
einen Warmefluss zwischen Ozean und Eisberg bewirkt. Im Folgenden wird der damit
verbundene Schmelzprozess als turbulentes Schmelzen bezeichnet.

Die mit diesem Vorgang zusammenhingende Schmelzrate M, (’basal’ turbulent mel-
ting rate) ist nach der Notation von Bigg et al. [1997] durch

To_,-rib

My, = 0.58 cpy, |Ju, — ul|®® 702

(3.29)

gegeben, wobei Ty, die Oberflachentemperatur des Eisbergs ist. T, ist die Wassertem-
peratur des Ozeans (beide in °C') und

1 m0.4

~ 86400 °C's02

CMb

stellt den bereits erwahnten Koeffizient dar, der zur Wahrung der richtigen Einheit der
Schmelzrate sowie zum Umrechnen in m/s eingefithrt wurde. In der Literatur taucht
ein solcher Koeffizient nicht auf.

T}, wird entsprechend der Gleichgewichtsoberflachentemperatur eines Eisbergs als —4°C
angenommen [Lgset, 1993].

T, wird meist als Temperatur an der Meeresoberfliche (sea surface temperature, SST')
angenommen [Bigg et al., 1996, Jongma et al., 2009], was auch in dieser Arbeit iiber-
nommen wird.

In Zukunft sollte hier beispielsweise die Temperatur am Boden des Eisbergs oder in
der Mitte der eingetauchten Seitenflachen verwendet werden, um die dreidimensiona-
le Information, die FESOM liefert, in das Modell einfliessen zu lassen. Damit konn-
te der Einfluss der hier vollzogenen Néherung der Temperatur des Ozeans iiber die
Oberflachentemperatur SST auf die Berechnung der Schmelzraten ermittelt werden.
Aus Implementierungsgriinden verwenden Martin und Adcroft [2010] ebenfalls nur die
2D-Oberflachenfelder der Ozeantemperatur. Die Implementierung des in dieser Arbeit
vorgestellten Eisbergmodells wiirde ein Einbeziehen der 3D-Temperaturen aber mit
vergleichsweise geringem Aufwand ermoglichen.

Gleichung (3.29) geht auf eine Formel von Weeks und Campbell [1973] zuriick, die
in ihrer Arbeit theoretische Ergebnisse zur Bestimmung von Warmeaustauschkoeffizi-
enten im Falle einer Strémung eines Fluids iiber eine ebene (Eis-)Platte verwenden.
Morgan und Budd [1977] berechnen unabhéngig von Weeks und Campbell aus beobach-
teten Eisberg- und Eisberggroflenverteilungen im Siidlichen Ozean typische Schmelz-
raten am Boden und an den Seiten eines Eisbergs und zeigen, dass diese mit den
Ergebnissen, die nach der Formel von Weeks und Campbell [1973] erhalten werden,
vergleichbar sind.

Morgan und Budd [1977] kommen zudem zu dem Ergebnis, dass sich die Schmelzraten
am Boden und an den Seitenwanden eines Eisbergs dhneln, " with the basal melt rates
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3 Physik des Eisbergmodells

perhaps slightly lower than that for the sides” [1977, S.226].
Ein weiterer thermodynamischer Prozess, der die Seitenwéande betrifft, wird passend
zu dieser Aussage im nachsten Abschnitt 3.3.2 besprochen.

Um den StiBwasserfluss aufgrund von turbulentem Schmelzen zu berechnen, muss (3.29)
mit der entsprechenden Flache multipliziert werden, an der dieser Vorgang stattfindet,
und die Eisvolumenanderung in das entsprechende Volumen von Siilwasser umgerech-
net werden. Die Oberflichen, an der turbulentes Schmelzen nach Gleichung (3.29)
stattfindet, sind wie die oben zitierten Aussagen von Morgan und Budd [1977] nahe-
legen, die Unterseite des Eisbergs sowie die unter Wasser befindlichen Teile der vier
Seitenwande des Eisbergs. Wie erwéhnt besteht hier Unklarheit iiber die zu verwenden-
den Oberflachen. Martin und Adcroft [2010] wihlen nur die Unterseite des Eisbergs,
wie es der von Bigg et al. [1997] verwendete Name ’basal’ turbulent melting rate auch
vermuten lasst.

Bigg et al. [1997, S. 117] driicken sich wie folgt aus:

"The relative motion of the water past the iceberg generates turbulence that acts to
carry heat to the berg. This ‘basal’ turbulent heat transfer also occurs on the sides of
the berg past which the water flows.”

Daher ergibt sich durch Multiplikation der Schmelzrate M, mit der Flache der Un-
terseite des Eisbergs sowie der vier untergetauchten Seitenflachen:

Siiflwasserfluss durch turb. Schmelzen [m?/s] = &Mb(LQ +4Ld) . (3.30)

w

Zuletzt sei erwahnt, dass weitere Moglichkeiten zur Berechnung des turbulenten Schmel-
zens eines Kisbergs existieren, welche eine Abhéngigkeit vom Salzgehalt des Ozeans
enthalten. Diese Gleichungen wurden zur Anwendung auf das Schmelzen an der Un-
terkante von Schelfeisgebieten entwickelt und finden sich z.B. in Hellmer [1989]. Silva
et al. [2006] verwenden Berechnungsvorschriften dieser Art zur Berechnung von turbu-
lenten Schmelzraten sehr grofler (giant) Eisberge und bemerken, dass im Vergleich zur
in dieser Arbeit benutzten Methode im Durchschnitt eine doppelt so hohe turbulente
Schmelzrate die Folge ist. Ein Vergleich dieser beiden Methoden iibersteigt den Rah-
men dieser Arbeit und wurde daher nicht durchgefiihrt, in Zukunft sollten aber weitere
vergleichende Studien folgen.
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3.3 Thermodynamik

3.3.2 Konvektion (buoyant convection)

An den Seiten des Eisbergs kommt es zudem aufgrund des Temperaturunterschieds zwi-
schen Eis und Ozean zu Konvektion (buoyant convection), mit der ein Wérmetransport
einhergeht [Bigg et al., 1997].

Die empirische Schmelzrate M, (vertical melting rate) der vier unter Wasser befindli-
chen Seitenwénde wird von El-Tahan et al. [1987] als

M, = cp, (7.62-1072 °C +1.29 - 107°T,)T, (3.31)
angegeben, wobei
m
Cyf = ——————
My 86400(°C)2s

ein hier eingefiihrter Koeffizient ist, der die Schmelzrate in m/s umrechnet und die kor-
rekte Einheit der Schmelzrate wahrt. Auch hier wird T, zur Zeit tiber die sea surface
temperature SST berechnet. In Zukunft sollte z.B. die Temperatur des Ozeans in der
Mitte der eingetauchten Seitenflachen gewahlt werden.

Der Siifiwasserfluss berechnet sich analog zu Gleichung (3.30):

Siiiwasserfluss durch buoyant convection [m?/s] = 4ﬁMde : (3.32)

w

wobei die Teile der vier Seitenflichen des Eisbergs, die sich unter Wasser befinden,
in Gleichung (3.32) eingehen. Martin und Adcroft [2010] verwenden als Oberflache,
an der die Schmelzrate (3.31) ansetzt, zweil komplette Seitenwénde des Eisbergs. Der
hier verwendete Ansatz erscheint realistischer. Die Schmelzrate M, hat in Simulationen
jedoch den geringsten Einfluss auf das Schmelzen von Eisbergen (siehe Abschnitt 5.3.2),
daher sind keine groflen Unterschiede zwischen dem Ansatz von Martin und Adcroft
[2010] und dem hier verwendeten zu erwarten.

3.3.3 Erosion durch Seegang (wave erosion)

Aufgrund von starkem Seegang kommt es zu Erosion an den Seiten eines Eisbergs, so-
wohl iiber als auch unterhalb der Meeresoberflache. Es wurde gezeigt, dass ein Seegang
von 1-2 etwa 0.5-1 m Erosion pro Tag nach sich zieht [Bigg et al., 1997]. Daraus leiteten
Bigg et al. [1997] einen Term M, ab, der die Erosion in proportionaler Abhéngigkeit
zum Seegang beschreibt. Gladstone et al. [2001] ergénzten eine lineare Temperatu-
rabhangigkeit.

Damit ist

1
M. = ¢ e, (T, +2°C)S,

wobei T, wie zuvor die Oberflichentemperatur des Ozeans ist und S den Seegang (sea
state) beschreibt. Es wurde erneut ein Koeffizient

1 m

~ 86400°C s

CM,
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3 Physik des Eisbergmodells

eingefithrt, um die korrekte Einheit der Erosionsrate nach Einsetzen von T, zu wahren
und diese in m/s umzurechnen. Wie erwédhnt, wird ein Koeffizient dieser Art in der
Literatur stillschweigend angenommen.

Der Seegang berechnet sich iiber

3 1
So = 5000 = o) 2| + 51— wo) 21 (3.33)
wobei dies ein Fit an die Beaufort Skala® ist [Martin & Adcroft, 2010]. Der Seegang

ist eine dimensionslose Grofle. Es sei angemerkt, dass in Erganzung zu Martin und
Adcroft [2010] in Gleichung (3.33) jeweils die Einheit s/m ergénzt wurde.

Daempfungsterm

0.4 0.5 0.6 E . . 1
Meereiskonzentration A

Abbildung 3.5: Dargestellt ist der Dimpfungsterm der Erosion aufgrund von Seegang in Abhéngig-
keit von der Meereiskonzentration A.

Im Falle von Meereis werden Oberflachenwellen gedampft. Um diesen Vorgang zu pa-
rametrisieren, fiigten Gladstone et. al [2001] einen Dampfungsterm (siehe Abb. 3.5)

11 4 cos(A%m)]

ein, wobei A die Meereiskonzentration wie in Gleichung (3.16) ist. Dieser Term hat die
Eigenschaft, dass seine Abnehmrate bei etwa 80% Meereiskonzentration am grofiten
ist, wie Gladstone 1999 im Weddellmeer beobachtete [Gladstone et al., 2001]. Ab etwa
40% Meereiskonzentration setzt die Dampfung ein; bei 100% findet keine Erosion mehr
statt. Damit ist insgesamt

1
M, = Tg CMe [1+ cos(A*m)|(T, + 2°C)S, . (3.34)

3Siehe http://oceanworld.tamu.edu/resources/ocng-textbook/chapter04/chapter04_04.htm zur Defi-
nition der Beaufort Skala [Stand: April 2011]
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3.3 Thermodynamik

Um den SiiBwasserfluss zu berechnen, wird mit der halben Seitenfliche multipliziert.
Wie in Silva et al. [2006] wird angenommen, dass nur diese dem Wind und den entste-
henden Oberflachenwellen ausgesetzt ist:

SiiBwasserfluss durch Erosion [m?/s] = Q&MGLH . (3.35)

w

Martin und Adcroft [2010] wéhlen in ihrer Studie die gleiche Angriffsflache. Bei obi-
ger Berechnung des Siifwasserflusses durch Erosion wird angenommen, dass erodierte
Teile des Eisbergs dem Ozean direkt als Siilwasser hinzugefiigt werden und nicht als
sogenannte “bergy bits” weiter verdriften kénnen, wovon andere Arbeiten ausgehen
[Martin & Adcroft, 2010]. Martin und Adcroft [2010] erreichten damit eine ldngere Le-
bensdauer der Eisberge und somit einen von der Kiiste weiter entfernten Schmelzwas-
sereintrag.

In Abschnitt 5.3.2 sind typische Schmelz- und Erosionsraten verschiedener Eisber-
ge angegeben. Dabei zeigt sich, dass Erosion durch Seegang den wichtigsten Prozess
beziiglich der Lebensdauer von Eisbergen darstellt, gefolgt von turbulentem Schmelzen
und Konvektion. Eine Riickkopplung der StiBwasserfliisse in das Ozeanmodell FESOM
ist noch nicht implementiert. In Zukunft konnten durch vollstandige Kopplung der Mo-
delle wichtige interessante Fragestellungen untersucht werden.

3.3.4 Handhabung des Schmelzens von Eisbergen

Durch Multiplikation der vorgestellten Schmelzraten mit den jeweiligen Seitenflachen,
an denen diese Prozesse wirken, kann ein Gesamtvolumenverlust des Eisbergs berechnet
werden. Dem Volumenverlust aufgrund von turbulentem Schmelzen am Boden des
Eisbergs wird durch eine direkte Verringerung der Eisberghche Rechnung getragen.
Der restliche Volumenverlust wird durch eine Reduzierung der Lange und Breite des
Eisbergs beachtet. Lange und Breite des Eisbergs werden dabei so angepasst, dass eine
Quaderform mit quadratischer Deckflache erhalten bleibt.
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4 Numerische Diskretisierung der
Eisbergdrift

In diesem Kapitel wird die numerische Diskretisierung der Dynamik von Eisbergen be-
schrieben. Da es sich bei den thermodynamischen Gleichungen, d.h. den Schmelzraten
sowie der Erosionsrate, um einfache diagnostische Gleichungen handelt, ist deren nu-
merische Umsetzung unkompliziert und wird hier nicht weiter beschrieben.

Die Gleichung (3.26) beschreibt die Beschleunigung eines Eisbergs als Folge von Ozean-
antrieb F, und Windantrieb F, (mit wave radiation F,), Corioliskraft F., Hangab-
triebskraft F,, und der Kraft durch das Meereis F;. Zu gegebener Anfangsgeschwin-
digkeit u® zum Zeitpunkt ¢ = 0 wird die Gleichung (3.26) im Folgenden numerisch
mittels Finite-Differenzen-Verfahren diskretisiert, um den Geschwindigkeitsvektor u**
des Eisbergs im Zeitschritt n 4+ 1 zu erhalten.

Die einfache explizite Diskretisierung des Coriolisterms ist fiir alle Zeitschrittweiten
instabil, sodass eine (semi-)implizite Diskretisierung (siche Punkt 4.1.1) oder ein ex-
plizites Drei-Schritt-Verfahren (sieche Punkt 4.1.3) gewéhlt werden sollte.

Zudem wird der Schubspannungsterm zwischen Ozean und Eisberg zum Teil implizit
diskretisiert, um auch bei sehr kleinen Eisbergen ein stabiles Losungsverfahren zu er-
halten (sieche Punkt 4.2).

Zur Stabilitatsanalyse des Gesamtverfahrens werden vereinfachte Teilprobleme unter-
sucht, deren Stabilitat notwendig aber nicht hinreichend fiir die Stabilitat des Ge-
samtverfahrens ist. Die Stabilitdt des gesamten Verfahrens muss dann in der Praxis
festgestellt werden.

Die Stabilitatsanalyse der Diskretisierung des Coriolisterms richtet sich nach Kurihara
[1965] und Haidvogel und Beckmann [1999].

Bei der Analyse des ozeanischen Schubspannungsterms wird zunéchst ein linearisiertes
Problem betrachtet, welches z.B. in Haidvogel und Beckmann [1999] ausfiihrlich disku-
tiert wird. Darauf aufbauend kann fiir den hier interessierenden nichtlinearen ozeani-
schen Schubspannungsterm gezeigt werden, dass eine teilweise implizite Diskretisierung
notig ist, um ein stabiles Schema, unabhangig von der Eisberggrofie, zu erhalten.
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4.1 Diskretisierung des Coriolisterms

4.1 Diskretisierung des Coriolisterms

Der Coriolisterm in Gleichung (3.26) verlangt nach einer besonderen Behandlung. Es
ist allgemein bekannt, dass eine einfache explizite Behandlung des Coriolisterms zu
einer instabilen Losungsmethode fiihrt. Im Folgenden werden zwei Diskretisierungen
vorgestellt, die in dieser Arbeit benutzt werden.

4.1.1 (Semi-)Implizite Methode
Die Zeitableitung du/dt wird mittels Fuler-Vorwdrtsdifferenzen diskretisiert, d.h.

du u*tl—u”

dat - At
wobei At die Zeitschrittweite der Eisbergdrift ist. In dieser Arbeit wird die Zeitschritt-
weite von FESOM auch fir das Eisbergmodell gewéhlt, d.h. At = 2700 s. Der Corio-

listerm wird bei der (semi-)impliziten Methode iiber

(4.1)

oF™ 4 (1 —a)F" |, a€[0.5,1] (4.2)

diskretisiert. Alle anderen Terme werden zunéchst explizit behandelt und im Zeitschritt
n ausgewertet.

Da die Bewegung einer Punktmasse verfolgt wird (Lagrange-Methode), zieht eine zeit-
liche Anderung auch eine Ortsénderung nach sich. Im Zeitschritt n werden alle An-
triebsfelder und Variablen wie Ozeangeschwindigkeit, Windgeschwindigkeit, Meereis-
geschwindigkeit und -dicke bzw. -konzentration am zugehorigen Ort des Eisbergs, ge-
geben in geographischen Koordinaten, ausgewertet bzw. berechnet. In Abschnitt A.4.2
ist die Subroutine beschrieben, die zu diesem Zweck entwickelt wurde.

Alle Geschwindigkeiten sind lokal in horizontalen kartesischen Koordinaten gegeben,
wobei z- und y-Richtung der zonalen und der meridionalen Richtung zugeordnet sind.
Die Berechnung der jeweiligen geographischen Position des Eisbergs bedarf deshalb
einer (einfachen) Umrechnung des Geschwindigkeitsvektors. Siehe dazu Abschnitt 4.4.

Insgesamt ist nun
n+1 n At n+1 n n n n n n
u"t =u +M{OZFC +(1-a)F.+F, +F, +F; +F, +F}
=u"+ Ata (_fnﬂunﬂ +M{<1 —)F, +F, +F, +F +F, +F}.

Fir a > 0 ist also in jedem Zeitschritt das Gleichungsystem

1 —Ata f" ntl At
(Amfn f‘f ) Cj"“) =+ (1~ )FL +F) + F) + F) + F) + )
(4.3)
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4 Numerische Diskretisierung der Eisbergdrift

zu 16sen, wobei f"t! ~ f" gesetzt ist. Der Coriolisparameter ist vom Breitengrad
abhéngig und andert sich aufgrund der sehr geringen Geschwindigkeiten eines Eisbergs
nur wenig zwischen 2 Zeitschritten (vgl. dazu die Abbildung 3.2). Wegen

—Atafm
KN;JM iaf)‘:1+(Ataf")2>O

ist die Matrix invertierbar. Nun ist die neue Geschwindigkeit durch eine Matrix-Vektor-
Multiplikation

1 Ataf™ At
utt = <_1+<AA§(;§’;>2 1+<A§af”>2> <u" + 57 {1l —Q)F + F) + F) + F) + F + F;?})
1+(Ataf™)2 1+ (Atafm)?

(4.4)

gegeben.

Fiir a = 1 ergibt sich ein voll implizites Verfahren, da auf der rechten Seite dann kein
Coriolisterm mehr vorhanden ist. Fiir a = 0.5 ist die Trapezmethode, eine semi-implizite
Methode, die Folge [Haidvogel & Beckmann, 1999]. @ = 0 fiihrt zu einem expliziten
Verfahren mit Euler-Vorwértsdifferenzen und expliziter Auswertung der rechten Seite.
Dieses ist aber unabhangig von der gewahlten Schrittweite instabil und zeigt daher
starke numerische Oszillationen (sieche Abschnitt 4.1.2).

Konsistenz

Um eine beziiglich Gleichung (3.26) konsistente Diskretisierung des Coriolisterms zu
erhalten, miissen die Koeffizienten vor der Corioliskraft im Zeitschritt n + 1 bzw. n
(F”™! und F?) in der Summe 1 ergeben [Haidvogel & Beckmann, 1999]. Dies ist hier
der Fall

(1-—a)+a=1,

also wird fiir At — 0 die urspriingliche Gleichung erhalten.

Stabilitat

Zur Bestimmung der Stabilitat der Losungsmethode beziiglich der obigen Diskretisie-
rung des Coriolisterms wird zunachst ein Gleichungssystem, das nur der Corioliskraft
unterworfen ist, untersucht. Dieses ist

du v
E__kau_f<—u) . (4.5)
Diese Gleichungen werden wie in Kurihara [1965] mit w := u + iv € C umgeschrieben
d
d—vtv — —ifw (4.6)

und sind auf diese Weise leichter handhabbar. Die analytische Losung des Anfangs-
wertproblems (4.6) zu Anfangswert w(0) ist

w(t) = w(0)e " (4.7)
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Zunachst wird gezeigt, dass eine einfache Losung mit expliziter Behandlung der rechten
Seite instabil ist. Die giinstigen Eigenschaften der (semi-)impliziten Diskretisierung des
Coriolisterms werden anschliefend kurz aufgezeigt. Dazu wird die Darstellung wie in
Kurihara [1965] gewéhlt, die hier zur Verdeutlichung kurz vorgestellt werden soll.

Mit Euler-Vorwartsdifferenzen fiir die Zeitableitung und expliziter Behandlung der
rechten Seite folgt
wth = w —iALfw" . (4.8)

Die (1 x 1) Amplifikationsmatriz ist dann
1 — iALf

der Betrag des Eigenwertes /1 + (At f)? ist fiir nichtverschwindendes At f offensicht-
lich immer grofer als 1. Der Coriolisparameter f veschwindet nur am Aquator und es
gilt At > 0. Damit ist das explizite Verfahren, unabhéangig von der Grofle der Zeit-
schrittweite, in Polarregionen instabil (siehe Abbildung 4.1).

Abhilfe schafft eine (semi-)implizite Diskretisierung oder die im nachfolgenden Ab-
schnitt vorgestellte Adams-Bashforth-Methode (siehe Abschnitt 4.1.3, S. 46). Im Ver-
gleich zu Gleichung (4.8) kann die rechte Seite nach der Euler-Rickwdrts-Methode voll
implizit

with = w — At fw ! (4.9)

bzw. semi-implizit
w' = w" —iaAtfw"T —i(1 — a)Atfw" (4.10)

diskretisiert werden, wobei hier noch « € [0, 1] gewéhlt sei. Fiir o« = 0 ergibt sich die
instabile explizite Methode in Gleichung (4.8), fiir &« = 1 hingegen die voll implizite
nach Gleichung (4.9). Der Parameter « erlaubt also eine Gewichtung zwischen den
beiden Methoden. Im Folgenden wird das Intervall bestimmt, in dem « liegen muss,
um eine stabile Losungsmethode zu erhalten. Das Ergebnis stimmt mit dem in Kurihara
[1965] angegebenen Kriterium iiberein.

Die (1 x 1) Amplifikationsmatrix ist nun

1 tiaAtf 1+ (@Atf)E 1+ (abtf)?

1—i(l—a)Atf . a(Atf)? . ALf

Um eine stabile Methode zu erhalten, muss fiir den Betrag des Eigenwertes nach Qua-

drieren (Atf? ) Ats )
a(At t
(1 1+ (ozAtf)Q) + <1 + (ozAtf)Q) =1

gelten. Eine kurze Rechnung ergibt
P (ALHE + (ALf)? — 20(ALf)*(1 + (aALf)?) <0 .
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Abbildung 4.1: Spur der Eigenwerte der jeweiligen Amplifikationsmatrizen fiir o = 0 (explizit),
a = 0.5 (Trapezmethode) und o = 1 (implizit). Vom Punkt (1,0) ausgehend ist
der jeweilige Eigenwert in Abhéngigkeit von At f fiir At = 0 : 1000 : 10° s dargestellt
(untere Halbebene) sowie fiir At = 0 : —1000 : —10° s (obere Halbebene), da der
Coriolisparameter je nach Position auf der Erdoberfliche negativ bzw. positiv sein
kann. Der Coriolisparameter ist hier konstant mit f = 10’4%. Die Abbildung ist
angelehnt an Kurihara [1965].

Fiir nichtverschwindendes At f folgt
(1—2a) (1+ (aAtf)*) <0,

d.h. fiir a > 0.5 ist eine stabile Methode die Folge.

Die Abbildung 4.1 zeigt die Eigenwerte der Amplifikationsmatrizen fiir verschiedene
Werte a. Bei der Trapezmethode, der semi-impliziten Methode mit o = 0.5, beschrei-
ben die Eigenwerte einen Kreis mit Radius 1. Diese Methode hat keinen ddmpfenden
Effekt; fiir sehr grofie Zeitschrittweiten von etwa 1000000s (= 12 Tage) fithrt die Metho-
de zu einem Fehler in der Phase (falsches Vorzeichen), da sich die Eigenwerte dann dem
Punkt (—1,0) néhern. Dies findet also weit entfernt von der FESOM-Zeitschrittweite
statt. Fiir « = 1 (voll implizite Methode) ndhern sich die Eigenwerte fiir solch grofie
Zeitschrittweiten dem Ursprung, sodass vollstandige Dampfung einsetzt. Die leichte
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4.1 Diskretisierung des Coriolisterms

Déampfung der voll impliziten Methode bei kleineren Zeitschrittweiten ist spater im
Zusammenspiel mit den verschiedenen weiteren Kraften ein gewtinschter Effekt, da er
fiir eine glattere Losung sorgt. Fiir die gewahlte FESOM-Zeitschrittweite sind nach
dieser Analyse beide Methoden geeignet, um den Coriolisterm fiir die Eisbergdrift zu
diskretisieren, wobei ein geringeres « eine geringere Dampfung bedeutet.

Ordnung

Die Ordnung der nichtzentrierten Verfahren, d.h. Euler-Vorwérts und Euler-Riickwérts,
ist O(At). Eine hohere Ordnung von O(At?) wird mit der zentrierten Trapez-Methode
erreicht [Haidvogel & Beckmann, 1999].

4.1.2 Simulation

Die numerische Losung von (4.6) mit verschiedenen Parametereinstellungen fiir o zu

* u(a=0.5)
* v(a=05)
u analytisch
v analytisch

x 10

* u(a=0.53)
*  v(a=0.53)
u analytisch
v analytisch

x 10

* u(a=0.6)
* v(a=0.6)
u analytisch
v analytisch

x 10

* u(a=1.0)
* v(a@=1.0)
u analytisch H
v analytisch

Geschwindigkeitskomponenten [m/s]

x 10°

* u(a=0.0)
*  v(a=0.0)
u analytisch
v analytisch

Zeitt [s]

Abbildung 4.2: Numerische Lésung zu verschiedenen Werten fiir «.. Zeitschrittweite ist At = 2700 s,
entsprechend der FESOM-Zeitschrittweite. Die untere Abbildung zeigt die instabile
explizite Losung (oo = 0.0). Zu beachten sind die unterschiedlichen Skalen.
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4 Numerische Diskretisierung der Eisbergdrift

Anfangswert (—0.2,0)2 ist in Abbildung 4.2 dargestellt. Diese Simulation wird mit
dem tatsachlichen Eisbergmodell nach Deaktivieren aller anderen Krafte durchgefiihrt,
um die Implementierung mit Fortran zu iiberpriifen. Zum Vergleich ist die analytische
Losung (4.7) jeweils ebenfalls abgebildet. Die untere Grafik in Abbbildung 4.2 zeigt
die instabile explizite Losung zu o = 0.0. Da das Eisbergmodell fiir diese instabile
Simulation zum Einsatz kommt, verlasst der simulierte Eisberg aufgrund sehr hoher
Geschwindigkeiten das Modellgebiet. In diesem Fall wird der Eisberg auf seine letz-
te Position im Modellgebiet mit Geschwindigkeit Null zuriickgesetzt. Dies erklart die
konstante Losung nach etwa 3.8 - 10° s.

Die weiteren Grafiken zeigen die numerische Losung zu verschiedenen Parameterein-
stellungen fiir . Gut zu sehen ist die Phasenverschiebung und die mit wachsendem «
zunehmende Dampfung. Erst nach mehr als 7 Stunden (=~ 0.25 - 10° s) sind grofere
Unterschiede zwischen den verschiedenen Verfahren zu erkennen.

Bei Losung der Grundgleichung der Eisbergdrift (3.26) mit einer Zeitschrittweite von
2700 s werden die Antriebsdaten alle 45 Minuten aktualisiert, sodass die Wahl von «,
wie auch in Sensitivitatsstudien festgestellt wurde, selbst iiber die Dauer eines Modell-
jahres nur minimale Auswirkungen auf die berechnete Eisbergdrift hat. Das Referenz-
modell verwendet o = 1.0 (siehe Abschnitt 5.1.1).

4.1.3 Explizite Adams-Bashforth Methode

Eine weitere Moglichkeit, den Coriolisterm zu diskretisieren, ist die Adams-Bashforth-
Methode. Diese Methode erreicht die Ordnung O(At?) ohne implizite Herangehenswei-
se durch Heranziehen eines weiteren bereits vergangenen Zeitschrittes und zahlt daher
zu den expliziten Mehrschritt-Methoden [Haidvogel & Beckmann, 1999]. Die Adams-
Bashforth-Methode 2. Ordnung zahlt genauer zu den Drei-Schritt-Methoden aufgrund
dreier verwendeter Zeitschritte.

Die Zeitableitung du/dt wird wieder mittels Euler-Vorwiartsdifferenzen diskretisiert,

d.h.

du u*t! —u”

— = 4.11
dt At ( )

Der Coriolisterm wird bei der Adams-Bashforth-Methode [Wang, 2007] iiber
(3/2 4+ eap)F? — (1/2 + e45)F ! (4.12)

diskretisiert, wobei n — 1 im Exponenten fiir den Zeitschritt n — 1 steht. Es werden also
zwei vorherige Zeitschritte miteinbezogen. Im ersten Zeitschritt wird FY = F ! gesetzt.
€ap ist ein kleiner Wert zur Stabilisierung der originalen Adams-Bashforth-Methode,
z.B. eap = 0.1 [Wang, 2007]. Insgesamt ergibt sich

At
't =u"+ — {2 +cap)Fl — (3 +eap)F2! +FZ+F§+F?+FZ+FZ}} .

M
(4.13)
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4.1 Diskretisierung des Coriolisterms

Konsistenz

Um eine beziiglich der Gleichung (3.26) konsistente Diskretisierung des Coriolisterms
zu erhalten, miissen die Koeffizienten vor der Corioliskraft im Zeitschritt n bzw. n — 1
(F” und F?”7') in der Summe 1 ergeben [Haidvogel & Beckmann, 1999]. Dies ist auch
hier der Fall

(3/24—8,43) — (1/2 +5AB) =1,
also wird fiir At — 0 die urspriingliche Gleichung erhalten.

Stabilitat

Die Stabilitatsuntersuchung im Falle der Adams-Bashforth-Methode wird an dieser
Stelle kurz gefasst. An entsprechender Stelle werden Ergebnisse von Haidvogel und
Beckmann [1999] zitiert.

Zur Bestimmung der Stabilitat der Diskretisierung mittels der Adams-Bashforth-Me-
thode wird erneut das Gleichungssystem (4.6), das nur der Corioliskraft unterworfen
ist, untersucht. Die analytische Losung des Anfangswertproblems zu Anfangswert w(0)
ist durch Gleichung (4.7) gegeben.

Nach Diskretisierung des Coriolisterms folgt

W — W' = — (3 4 eup)if AW + (3 + cap)ifAtw" . (4.14)

Aufgrund zweier vergangener Zeitschritte erhdlt man nun analog zu Durran [1990)]
unter Beachtung von
Wn+1 — )\2an1
eine Amplifikationsgleichung
M= (1= +eap)ifA)X— (3 +eap)if At =0 (4.15)

zur Bestimmung des (komplexen) Amplifikationsfaktors \.

Im Fall der unveranderten Adams-Bashforth-Methode mit 45 = 0 gilt fiir die beiden
komplexen Losungen Aj, Ay von Gleichung (4.15) fiir —fAt — 0
| — 1 (4.16)
[A2| — 0
nach Haidvogel und Beckmann [1999].
Der sogenannte computational mode Ay wird gedampft, der physical mode A\; erreicht

1 erst bei verschwindend kleiner Zeitschrittweite [Haidvogel & Beckmann, 1999]. Ein
Wert €45 = 0.03 fithrt etwas Dampfung in das System ein, sodass |\;| < 1 schon bei

0<—fAt<0.3

gilt (siche Abbildung 4.3).
Da f ~ —10*4% gilt und die Zeitschrittweite von FESOM At = 2700 s betrégt, ist die
modifizierte Adams-Bashforth-Methode bedingt stabil.
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Abbildung 4.3: Betrag des ersten Eigenwertes \; fiir die Adams-Bashforth-Methode mit esp = 0
(rot) und mit €4p = 0.03 (griin) in Abhéngigkeit von — f At.

Ordnung

Die Adams-Bashforth-Methode mit € 45 = 0 erreicht, wie oben schon angemerkt, durch
Heranziehen eines weiteren bereits vergangenen Zeitschritts eine Ordnung von O(At?)
[Haidvogel & Beckmann, 1999]. Durch Verwendung eines kleinen positiven Wertes ¢ 45
wird die Ordnung leicht verringert, sodass die Methode eine ” quasi-second order me-
thod” [Adcroft, 1995, S. 32] ist.

4.1.4 Simulation

Die numerische Lésung von Gleichung (4.6) zu Anfangswert (—0.2,0)™ mit verschie-
denen Parametereinstellungen fiir € 45 ist in Abbildung 4.4 dargestellt.

Zum Vergleich ist die analytische Losung (4.7) jeweils ebenfalls abgebildet.

Die unveranderte Adams-Bashforth-Methode (¢ 45 = 0) wirkt schwach verstarkend auf
die Amplitude und leicht ”bremsend” auf die Phase der Losung. Dieser Phasenfehler
bleibt auch bei wachsendem 45 erhalten und ist grosser als bei der semi-impliziten
Berechnung. Ab etwa ¢ 45 = 0.02 ist das Verfahren schon ddmpfend. Grofle Unterschie-
de zwischen den numerischen Losungen zu verschiedenen Parametereinstellungen fiir
€ap und der analytischen Losung treten erst nach etwa 24 h auf, also sogar spater als
bei der (semi-)impliziten Berechnung. Ein stabilisiertes Adams-Bashforth-Verfahren ist
ebenfalls zur Diskretisierung des Coriolisterms geeignet. Als Standardwert ist im Fis-
bergmodell €45 = 0.03 eingestellt.
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Abbildung 4.4: Numerische Losung zu verschiedenen Werten ¢ ap. Zeitschrittweite ist At = 2700s.

4.2 Diskretisierung des Schubspannungsterms zwischen
Ozean und Eisberg

Bei der Modellierung von kleinen Eisbergen (z.B. Grofienklasse 1) treten im Vergleich
zu sehr groflen Eisbergen wesentlich hohere Beschleunigungen auf, sodass die explizite
Behandlung des ozeanischen Schubspannungsterms bei unveranderter Zeitschrittweite
zu Problemen fiihrt.

Wie erste Simulationen ergeben haben, kann der Windschubspannungsterm aufgrund
von starken Winden plotzlich sehr gro3 werden und zu einer hohen Beschleunigung
fithren, sodass im néchsten Zeitschritt (bei unverdnderter Zeitschrittweite) sehr hohe
Eisberggeschwindigkeiten zur expliziten Auswertung des ozeanischen Schubspannungs-
terms benutzt werden. Dieser Term verursacht eine Instabilitat bei der Modellierung
kleiner Eisberge, welche bei sehr groflen Eisbergen nicht auftritt. Der folgende Ab-
schnitt erklart dieses Verhalten ausfiihrlich, da das Verstehen dieses Prozesses einen
wichtigen Teil der Entwicklung des Eisbergmodells darstellt.
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4 Numerische Diskretisierung der Eisbergdrift

Zudem wird eine Diskretisierung des ozeanischen Schubspannungsterms angegeben, die
es erlaubt, die Zeitschrittweite At nicht verringern zu miissen.

Grofle Eisberge konnen durch Schmelzprozesse und die damit verbundene Groflenande-
rung mit der hier vorgestellten Diskretisierung nicht mehr in instabile Bereiche des
Losungsverfahrens gelangen, wahrend kleinere Eisberge iiberhaupt erst simuliert wer-
den konnen.

4.2.1 Teilimplizite Methode

Der Schubspannungsterm zwischen Ozean und Eisberg weist eine quadratische Abhéngig-
keit von der Relativgeschwindigkeit zwischen Ozean und Eisberg u,—u bzw. || u,—u ||
auf.

Einer der Terme wird nun implizit diskretisiert, d.h. im Zeitschritt n 4+ 1, der andere
hingegen explizit im Zeitschritt n:

Fo = (05 CYopuﬂqo + Cdaprskin,o> ||uo - unH<uo - un+1)
= COp, |[u, — u"|| (u, —u™*) . (4.17)

Dieses Vorgehen wurde schon in ahnlicher Form erfolgreich fiir die numerische Diskreti-
sierung der Bodenreibung bei der Losung der Flachwassergleichungen in Schelfmeeren
[Backhaus, 1983] oder auch im Rahmen der Tsunamimodellierung [Shuto et al., 2003]
angewandt. Durch die teilweise implizite Behandlung der Schubspannung kann eine
groflere Zeitschrittweite aufrechterhalten werden. Da der Begriff der semi-impliziten
Diskretisierung schon anderweitig vergeben ist, wird die Diskretisierung (4.17) in die-
ser Arbeit aufgrund der teilweise impliziten Behandlung teilimplizite Methode genannt.

Konsistenz

Fir At — 0 ist die Diskretisierung konsistent, da die zeitliche Differenz zwischen den
Zeitschritten n und n 4 1 verschwindet.

Stabilitat

Da es sich bei dem Schubspannungsterm um einen nichtlinearen Term handelt, gestaltet
sich die Stabilitatsanalyse schwierig. Um dennoch eine Aussage treffen zu konnen, wird
zunachst die lineare gewohnliche Differentialgleichung

du_

= = r(u, —u) (4.18)

(friction equation) betrachtet, wobei u, die konstante Ozeangeschwindigkeit ist und

r > 0 den Reibungskoeffizienten darstellt [Haidvogel & Beckmann, 1999].
Das Anfangswertproblem zu Anfangswert u(0) hat die analytische Losung

u(t) =u, + (u(0) —u,)e " . (4.19)
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4.2 Diskretisierung des Schubspannungsterms zwischen Ozean und FEisberg

Abhéngig vom Anfangswert u(0) nihert sich die Losung durch exponentielle Abnahme
bzw. Zunahme der Ozeangeschwindigkeit u,.

Wird Gleichung (4.18) auf folgende Art diskretisiert
u"t =u" +rAtu, — rAt(au"t + (1 - a)u”) , a €[0,1], (4.20)

so ist nach Umstellen

1 —rAt(l —«) rAt
ntl — n o 4.21
" 1+ rAta " +1+rAtau ( )
o rAt
="+ —-u, .
1+ rAta

Fiir a = 0 ist wieder eine explizite Diskretisierung die Folge (FEuler-Vorwdrts), fir
a = 1 eine implizite Diskretisierung (Fuler-Rickwdrts). Mit a = 0.5 wird wieder die
Trapez-Methode erhalten.

Fiir die Verstarkungsfaktoren gilt jeweils:
e Euler-Vorwérts: A =1 — rAt

o Fuler-Riuckwéarts: A = T AL J; N,

e Trapez-Methode: A = };8:;:%

Um ein stabiles Schema zu erhalten, muss wie in der Begriindung in Abschnitt 4.1.1
A<

gelten. Im ersten Fall muss also —1 < 1 — rAt sowie 1 — rAt < 1 erfiillt sein. Die
Euler-Vorwarts Methode ist damit bedingt stabil, falls

0<rAt<2

gilt. Die Euler-Riickwarts Methode ist unabhangig von der Zeitschrittweite stabil, da

1
<1

0<
14+7rAt —

ist. Die Trapez-Methode ist ebenfalls unabhangig von der gewéhlten Zeitschrittweite

stabil, denn es gilt
1 —0.5rAt

14 0.5rAt —

Zu beachten ist, dass bei grolem rAt sowohl bei der Euler-Vorwérts- als auch bei der
Trapez-Methode ein negativer Verstarkungsfaktor auftreten kann, was eine oszillatori-
sche Bewegung zur Folge hétte.

Ausgehend von diesen allgemeinen Erkenntnissen wird rAt im konkreten Fall der ozea-
nischen Schubspannung betrachtet und die passende Diskretisierung gewahlt.

-1<
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4 Numerische Diskretisierung der Eisbergdrift

Im Fall der Eisbergdrift ist

r = (5\? |lu, — ul| (4.22)
bzw. im diskreten Fall o
= =7y — || (4.23)

d.h. der Reibungskoeffizient ist abhangig von der Eisberggeschwindigkeit und wird
explizit im Zeitschritt n ausgewertet. Fiir hohe Relativgeschwindigkeiten zwischen Eis-
berg und Ozean ist der Reibungskoeffizient somit grofier.

Ein sehr grofler Eisberg mit den Dimensionen von D18 beispielsweise (siehe Tabelle

6.1) hat ein Verhéltnis von

CDI -5
~24-10
M ’

was auf das Verhaltnis von quadratischen Flachentermen in Cp, zu einem kubischen
Volumenterm im Nenner zuriickzufiihren ist. Selbst bei einer hohen Relativgeschwin-
digkeit von 1ms~! und einer Zeitschrittweite von 2700s (FESOM) ist somit

rAt = 0.0635 ,

sodass nach obiger Stabilitatsbetrachtung selbst das Euler-Vorwarts-Verfahren stabil
angewendet werden kann. Dies erklart, warum bei sehr groflen Eisbergen die explizite
Behandlung der Schubspannung zwischen Ozean und Eisberg keine Probleme bereitet.
Bei allen drei Verfahren tritt kein negativer Verstarkungsfaktor auf.

Ein kleiner Eisberg der Groflenklasse 1 hingegen (siche Tabelle 1.1) weist ein Verhaltnis

von C
D1 -3
~8-10
M

auf, sodass bei einer Zeitschrittweite von 2700s

Cp,
M

gilt. Das Euler-Vorwarts-Verfahren ist instabil, falls

At =~ 21.6

Cpo
At = —LAt]|u, —u"|| > 2
POt = DA u, —u)|
ist. Dies ist schon bei
[[up —u"|[ > 0.093%

der Fall. Relativgeschwindigkeiten von einigen cm/s treten beispielsweise nach heftigen
Windstoflen in den Simulationen oft auf, sodass das beobachtete instabile Verhalten
bei kleineren Eisbergen erklart ist.

Die Trapez-Methode sollte auch nicht eingesetzt werden, da bei

rAt > 2
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zwar noch ein stabiles Verfahren erhalten wird, allerdings ein negativer Verstarkungs-
faktor die Folge ist. Um dies zu vermeiden wurde die Euler-Riickwérts-Methode gewahlt,
sodass der ozeanische Schubspannungsterm insgesamt wie in Gleichung (4.17) diskre-
tisiert wird.

Zu untersuchen ist nun noch, inwieweit die teilimplizite Methode in Gleichung (4.17)
eine Dampfung bewirkt. Der Verstarkungsfaktor der Methode ist

1
P
1+rAt’

wobei der Reibungskoeffizient r von der Relativgeschwindigkeit zwischen Ozean und
Eisberg abhangt.

Fiir grofle Eisberge wie D18 ist selbst bei einer sehr hohen Relativgeschwindigkeit von
1m

~—— x~0.94
A 14 0.0635 094,

sodass wenig Dampfung stattfindet.
Bei kleinen Eisbergen der Groflenklasse 1 und gleicher Relativgeschwindigkeit ist hin-

gegen
1
A —— =~ 0.04.
14+21.6

Diese hohe Dampfung ist allerdings nicht unphysikalisch. Ein hoher Koeffizient vor der
Relativgeschwindigkeit ||u, — u"|| besagt, dass eine von der Ozeangeschwindigkeit u,
abweichende Eisberggeschwindigkeit gedampft werden soll, sodass sich diese wieder u,
annahert. Ist die Relativgeschwindigkeit klein, so ist die Dampfung geringer. Durch
die implizite Behandlung der Schubspannung wird nach einer Storung des Systems die
Gleichgewichtsgeschwindigkeit auch bei groflen Zeitschrittweiten wieder erreicht. Die
Genauigkeit der Ubergangsschritte kann dabei, wie bei impliziten Verfahren iiblich, bei
sehr groflen Zeitschrittweiten leiden. Die Zeitschrittweite von FESOM (2700s) erweist
sich allerdings als hinreichend klein (siche Punkt 4.2.2), sodass dieser Effekt hier nicht
zu beobachten ist.

Ist u, = u, so findet in der Realitat keine Reibung mehr statt, und auch hier ist

A = 1.

Ordnung

Die Ordnung der Euler-Riickwarts-Methode, angewandt auf die lineare friction equa-
tion (4.18), ist O(At) [Haidvogel & Beckmann, 1999].
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4 Numerische Diskretisierung der Eisbergdrift

4.2.2 Simulation

Es wird testweise das Anfangswertproblem (4.18) mit

22, — ul
und Anfangswert u(0) = (—0.2,0)™ numerisch fiir einen Eisberg der Gréflenklasse 1
gelost. Der Ozean ruht dabei mit u, = 0 m/s. Es werden Euler-Vorwértsdifferenzen fiir
die Zeitableitung und die teilimplizite Diskretisierung (4.17) gewéhlt. Als Referenzlauf
wird eine sehr kleine Zeitschrittweite von At = 60s gewéhlt und mit der numerischen
Losung bei At = 2700s (45min) verglichen.
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Abbildung 4.5: Numerische Lésung der nichtlinearen friction equation. Zeitschrittweite 45min bzw.
1min (Referenzlauf).

Die Abbildung 4.5 zeigt die Ergebnisse des Referenzlaufs und der numerischen Losung
mit einer Zeitschrittweite von At = 2700 s. Wie zu erkennen, korrespondiert die
FESOM-Zeitschrittweite von 45 min mit der Zeitskala der Reibungseffekte zwischen
Eisberg und Ozean, sodass auch Ubergangsschritte zum Erreichen des Gleichgewichts-
zustandes u = 0 m/s nahe der Referenzlosung liegen.

Das Maximum der Abstande zwischen der Referenzlosung und der numerischen Losung
bei At = 2700s iiber die dargestellten diskreten Zeitpunkte liegt bei etwa

1.388-10 "m/s

im Falle der ersten Geschwindigkeitskomponente .
Im Falle der zweiten Geschwindigkeitskomponente v;, betragt das Maximum 0, da
durch den gewahlten Anfangswert der Gleichgewichtszustand bereits erreicht ist.
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4.3 Gesamtverfahren zur Bestimmung der
Eisberggeschwindigkeit

Das gesamte zu losende Gleichungssystem wird nun in kompakter Form geschrieben.
Testlaufe zeigen, dass sich die Ergebnisse der Behandlung des Coriolisterms mit der
modifizierten Adams-Bashforth-Methode (45 = 0.03) nur minimal von denen der Be-
handlung mittels semi-impliziter Diskretisierung unterscheiden, selbst bei Wahl von
a = 1.0. Siehe hierzu Abschnitt 4.5. Daher wird hier nur die semi-implizite Form ange-
geben. Das Referenzmodell verwendet einen Wert von o = 1.0 (sieche Abschnitt 5.1.1).
Es ergibt sich das Gleichungssystem

Mu"*' =u" + 2 {(1 = )F + F) + Cp,||lu, —u"||lu, + F} + FI + F}'} . (4.24)

1+%CD1||uo—u"H —Ataf" ) '

4.25
Ataf" 1+ 840, [, — w (4.25)

mit Mz(

det(M) = (1 + %CDlHuO —u"||)? + (Ataf™)? >0,

ist die Matrix auch mit der Diskretisierung nach Gleichung (4.17) weiterhin invertier-
bar. Im Vergleich mit Gleichung (4.4) dndert sich die Matrix nun in jedem Zeitschritt
in Abhéngigkeit der Relativgeschwindigkeit || u, — u” ||. Die Berechnung der neuen
Geschwindigkeit ergibt sich durch eine Matrix-Vektor-Multiplikation

w =M (0" + 4 {(1 - )F +Fy + Cp,|lu, —u"||u, + F} + F; + F'}).
(4.26)

Als Anfangsbedingung wird im Folgenden

u’ =0 (4.27)
gewihlt, da die Anfangsgeschwindigkeit der betrachteten Eisberge unbekannt ist.
4.3.1 Konsistenz

Da nur konsistente Diskretisierungen verwendet wurden, ist das gesamte Verfahren
somit konsistent. Fiir At — 0 wird die urspriingliche Differentialgleichung erhalten.
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4.3.2 Stabilitat des gesamten Verfahrens

Einzelne Terme wurden auf Stabilitat untersucht. Dies waren zum einen die Coriolis-
kraft, die den kritischen Term beziiglich der Stabilitat des Verfahrens bei sehr grofien
Eisbergen darstellt. Zum anderen wurde der Schubspannungsterm zwischen Ozean und
Eisberg untersucht, welcher bei sehr kleinen Eisbergen (Grofienklasse 1) von grofler Be-
deutung beziiglich der Stabilitét ist.

Zu untersuchen bleiben die restlichen Terme in Gleichung (4.26).
Der Schubspannungsterm zwischen Atmosphéare und Eisberg wird oft iiber

Fo = Cp, [[ug — uf| (1, — u)

~ CDQ ||ua|| u,

berechnet [Kubat & Sayed, 2005, Mountain, 1980], d.h. unabhéngig von der Eisberg-
geschwindigkeit u. Diese Naherung macht sich nicht stark bemerkbar, da die Wind-
geschwindigkeit die Eisberggeschwindigkeit generell um einige Groflenordnungen iiber-
steigt. Obwohl die Eisberggeschwindigkeit in die Berechnung der Windschubspannung
eingeht, ist hier damit keine Stabilitdtsanalyse notwendig. Die Abhéngigkeit von u ist
in dieser Arbeit nur deshalb nicht entfernt worden, um keine unnotige Naherung ein-
zufiihren.

Alle anderen Terme auf der rechten Seite von Gleichung (4.26) sind nicht explizit von
der Eisberggeschwindigkeit u abhéngig bzw. nur von geringer GroBenordnung (Reibung
mit Meereis), sodass dies keine die Stabilitét bestimmenden Terme sind. Zur Handha-
bung des Festfrierens sei auf Punkt 4.4.3 verwiesen.

Das gesamte Verfahren hat sich iiber einen weiten Bereich von Groflenklassen, von
sehr groflen Eisbergen bis hin zu sehr kleinen Eisbergen, als stabil erwiesen.

4.3.3 Bemerkung zur Konvergenz des Verfahrens

Die fithrende Ordnung des Verfahrens ist formal 1, da die rechte Seite zum Teil ex-
plizit ausgewertet wird. Die implizite Behandlung der Schubspannung zwischen Ozean
und Eisberg ergibt ebenfalls O(At). Insbesondere sei darauf hingewiesen, dass bei sehr
groflen Eisbergen die Corioliskraft eine sehr wichtige Rolle spielt und diese mit Metho-
den 2. Ordnung diskretisiert werden kann.

In den obigen Punkten wurden die Stabilitdt und die Konsistenz des gesamten Ver-
fahrens untersucht. Nach dem Laz-Richtmyer-Theorem folgt bei linearen Differential-
gleichungen mit konstanten Koeffizienten aus der Stabilitat und der Konsistenz unmit-
telbar die Konvergenz des Verfahrens [Haidvogel & Beckmann, 1999]. Aufgrund der
nichtlinearen ozeanischen Schubspannung kann dieses Theorem hier nicht direkt an-
gewendet werden. Die Konvergenz des Verfahrens in der Praxis wird in Abschnitt 4.5
aber durch sukzessive Halbierung der Zeitschrittweite gezeigt. Dort wird die Trajekto-
rienberechnung, welche im néchsten Abschnitt vorgestellt wird, ebenfalls beachtet.
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4.4 Trajektorienberechnung

Um die Eisbergdrift zu studieren, ist es notwendig, die jeweilige geographische Position
des Eisbergs zu ermitteln und geméafl der berechneten Geschwindigkeiten zu variieren.
Typischerweise werden zur Beschreibung der geographischen Position x, die Symbole
A (geographische Léange) und ¢ (geographische Breite) verwendet. Da keine Verwechs-
lungsgefahr mit den Amplifikationsmatrizen aus den Stabilitdtsuntersuchungen in den
vorigen Kapiteln besteht, wird hier die geographische Lange ebenfalls mit A bezeichnet.

Die geographische Position eines Fisbergs im Zeitschritt n wird mit

X, = @)n (4.28)

bezeichnet, wobei A und ¢ in Radiant gegeben sind.
Ausgehend von u”, der Geschwindigkeit im Ort xj, wird die Geschwindigkeit u
berechnet. Der neue Ort XZ“ kann iiber einen Verschiebungsvektor

Ax =u"At (4.29)

berechnet werden, wobei Ax = (Az, Ay) die Strecke beschreibt, die der Eisberg in der
Zeit At zuriicklegt. In dieser Arbeit wird nach der Methode von Heun zur Bestimmung
des Verschiebungsvektors die mittlere Geschwindigkeit im Zeitschritt benutzt, um die
neu berechnete Geschwindigkeit in die Trajektorienberechnung mit einfliessen zu lassen,

d.h.

n+1

Ax = %(u“ +u"thHAt . (4.30)

Die Geschwindigkeit ist in einem lokalen kartesischen Koordinatensystem gegeben, des-
sen z- und y-Achsen in zonaler bzw. meridionaler Richtung ausgerichtet sind.

Abbildung 4.6: Breitengrade verlaufen parallel zueinander und haben den gleichen Abstand,
wéahrend Liangengrade an den Polen zusammenlaufen.

Fiir kleine Geschwindigkeiten berechnet sich die neue Position des Eisberg in geogra-
phischen Koordinaten daher mit kleinem Fehler durch

O =) ()
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wobei 7grge = 6.3675 - 10 der Radius der Erde ist. Dieser Wert entspricht dem im
Code von FESOM gewahlten Wert.

Bei der Berechnung wird deutlich, dass Léngenunterschiede (in Meter) entlang von
Langengraden direkt in Radiant umgerechnet werden konnen, da Breitengrade einen
konstanten Abstand zueinander haben:

Im = 1/rpee Tad .

Einem meridionalen Unterschied von 1° entsprechen daher etwa 111 km.

Bei Langenunterschieden entlang von Breitengraden ist die Umrechnung allerdings vom
Breitengrad der Eisbergposition abhangig, da die Langengrade an den Polen zusam-
menlaufen (sieche Abb. 4.6).

4.4.1 Berechnung tangentialer Geschwindigkeiten an polygonal
berandetem Modellgebiet

Bei der Trajektorienberechnung kann es vorkommen, dass ein Eisberg das Modellgebiet
verlasst. Um dies zu verhindern, wird, nachdem der Eisberg das Modellgebiet verlas-
sen hat, die zur Kiiste tangentiale Geschwindigkeit berechnet. Von der letzten Position
im Modellgebiet ausgehend kann dann mithilfe der tangentialen Geschwindigkeit eine
neue Position im Modellgebiet ermittelt werden. Dadurch wird erreicht, dass Eisberge
an der Kiiste entlanggleiten konnen, selbst bei beispielsweise auflandigem Wind.

In bestimmten Fallen kann es vorkommen, dass ein Eisberg selbst nach Verwendung
der zur Kiistenlinie tangentialen Geschwindigkeit das Modellgebiet verlasst, etwa an
Knicken des polygonalen Randes des Modellgebietes. Dann wird der Eisberg mit einer
Geschwindigkeit von 0 m/s auf seine letzte Position im Modellgebiet zuriickversetzt
und kann von dort wieder beschleunigt werden. Im Folgenden wird die Berechnung der
tangentialen Geschwindigkeiten genauer angegeben.

Da es sich bei dem Modellgebiet um ein polygonal berandetes Gebiet handelt, ist
es schwierig, tangentiale Geschwindigkeiten, insbesondere in der Nahe von Knicken im
Rand, zu definieren. In FESOM sind alle Knoten mit einem Index versehen, welcher
in den Feldern index nod2D bzw. index nod3D gespeichert ist. Der Index 1 bezeichnet
dabei Randknoten, der Index 0 hingegen innere Knoten im Ozean (siche Abb. 4.7).
Verlasst ein Eisberg ein Element am Rand, d.h. mit Randknoten (Index 1), so wird
dessen Tangentialgeschwindigkeit iiber eine Fallunterscheidung berechnet. Es werden 2
Félle unterschieden (siehe Abb. 4.8):

e 1. Das Element besitzt genau einen Randknoten.
e 2. Das Element besitzt genau zwei Randknoten.

Das Gitter, welches in dieser Arbeit zum Einsatz kommt, weist keine Elemente mit

3 Randknoten auf. Hier ware es schwierig zu entscheiden, wie der Verlauf der Kiisten-
linie ist.

58



4.4 Trajektorienberechnung

-
60}~

Abbildung 4.7: Indices der 2D Knoten an der Meeresoberfliiche. Rot: Randknoten (1), Innere
Knoten (0). Die ”Randknoten” zwischen Siidamerika und der Antarktis sowie zwi-
schen Grénland und Nordamerika markieren periodische Rander des Ozeanmodells
und koénnen von den hier gebrauchten Kiistenknoten mittels eines weiteren Index
unterschieden werden.

Verlasst ein Eisberg das Modellgebiet aus einem Element mit 2 Randknoten, so wird
iiber die Differenz der Koordinaten der beiden Randknoten ein Vektor r gebildet, auf
den die Geschwindigkeit u des Eisbergs projiziert werden soll. Die gerichtete Projek-
tion u, eines Vektors u € R? auf einen Vektor r € R? berechnet sich bekanntermaflen
mittels des Skalarprodukts (-, -) der beiden Vektoren iiber

r
e

u, = (u,r) (4.32)
Verlasst ein Eisberg das Modellgebiet hingegen aus einem Element mit genau einem
Randknoten, so wird zunéachst in den Nachbarelementen nach den zwei Elementen
gesucht, welche nebst diesem Randknoten noch einen weiteren Randknoten enthalten

Abbildung 4.8: a) Element mit 2 Randknoten (rot) und einem inneren Knoten ( ).
b) Typisches Element mit einem Randknoten. Elemente dieser Art besitzen genau
2 Nachbarelemente mit je 2 Randknoten.
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(siche Abb. 4.8 b)). Die Geschwindigkeit des Eisbergs wird anschlieflend auf die néchst-
gelegene Randkante projiziert.

Ist u, bestimmt, so wird mittels Gleichung (4.31) die Position des Eisbergs aktualisiert.
Liegt diese Position noch immer auflerhalb des Modellgebietes, so wird der Eisberg auf
seine alte Position mit einer Geschwindigkeit von 0 m/s zuriickgesetzt und kann im
nachsten Zeitschritt bei sich anderndem Forcing wieder beschleunigt werden.

4.4.2 Glattung des Gradienten der Meeresoberflachenauslenkung

Bei der Trajektorienberechnung sehr grofler Eisberge fallt auf, dass die berechnete
Trajektorie in Kiistenndhe zeitweilig unnatiirliche, zur Kiiste gerichtete Knicke auf-
weist, sodass in manchen Regionen des Modellgebietes ein Vorankommen der Eisberge
unmoglich ist. Dies ist auf die Finite-Elemente-Darstellung der Meeresoberflachenaus-
lenkung 1 zurtickzufiithren, welche in die Hangabtriebskraft F, eingeht. Diese ist nach
Gleichung (3.10)

F,=-MgVn ,

wobei M die Masse des Eisbergs und g die Erdbeschleunigung ist. Um den Einfluss der
auf nur einem Element der Triangulierung berechneten Neigung der Meeresoberfliache
Vn zu mindern, kann eine lokale Glattung unter Einbeziehung benachbarter Elemente
durchgefiihrt werden, welche im Folgenden vorgestellt wird.

Die Finite-Elemente-Darstellung der Meeresoberflichenauslenkung 7 (sea surface height,
SSH) ist iiberall stetig und eingeschrénkt auf ein Element der Triangulierung linear.
Der Gradient V7 ist deswegen auf Elementen konstant und in den meisten Fallen
unstetig tiber Elementkanten. Daher kénnen die Komponenten des Gradienten iiber
Elementkanten Spriinge aufweisen.

Vor allem bei Eisbergen grofler Masse, welche stark vom Gradienten der Meeresober-
flichenauslenkung beeinflusst werden, fithren die beim Ubergang zwischen zwei Ele-
menten auftretenden Spriinge von V), wie erwahnt, vereinzelt zu unrealistischen Kni-
cken in der Trajektorie des Eisbergs, insbesondere in der Nahe der Kiiste, sodass in
dieser Arbeit eine Glattung durchgefithrt wird.

Abbildung 4.9 zeigt eine simulierte Eisbergtrajektorie in einer frithen Version des Fis-
bergmodells. Hier war die Glattung des Gradienten der Meeresoberflaiche noch nicht
implementiert. Der von Osten kommende und kiistennahe Eisberg erreicht eine Stelle
im Modell, an der ein weiteres Vorankommen in Richtung des Kiistenstromes aufgrund
der Diskretisierung der Meeresoberflache nicht moglich ist. Ein weiter nérdlich driften-
der Eisberg zeigt dieses Verhalten nicht.

Bei sehr grofien Eisbergen mit grofler horizontaler Ausdehnung ist es auch aus phy-
sikalischer Sicht sinnvoll, die Neigung der Meeresoberflache nicht nur in einem Punkt
(dem Schwerpunkt des Eisbergs) zu bestimmen, sondern Informationen iiber V) auch
aus benachbarten Elementen der Triangulierung miteinzubeziehen.

Zum Vergleich: Die Fliache des Tafeleisbergs D18 (siehe Tabelle 6.1) beispielsweise be-
trigt ca. 392 km?, die minimale Fliche eines Elementes nur etwa 80 km?.
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Abbildung 4.9: Zu sehen ist ein Beispiel einer simulierten Eisbergtrajektorie in einer frithen Simula-
tion. Die Glattung des Gradienten der Meeresoberflichenauslenkung war noch nicht
implementiert.

Eine Moglichkeit, die Neigung der Meeresoberflachenauslenkung lokal zu glatten, ist,
auf die Komponenten des Gradienten eine Clément-Interpolation [Rappaz, 2006] an-
zuwenden. Diese ist eine lokale L?-Projektion. Im Folgenden wird diese Interpolation
kurz vorgestellt und eine einfache Berechnungsvorschrift hergeleitet.

Sei dazu w; die Menge aller den Knoten i enthaltenden Elemente der Triangulierung.
Die lokale L?-Projektion einer Komponente des Gradienten v € L*(w;),

H . LQ(WZ‘) — Po(wz‘),

ist eindeutig definiert [Rappaz, 2006] durch
/ (v—Iv)pdx=0 Ve € Py(w), (4.33)

wobei Py(w;) die konstanten Funktionen auf w; beschreibt. Der Raum L?*(w;) ist der
Raum der quadratisch integrierbaren Funktionen auf w;. Fiir die Differenz v — ITv gilt

damit
’U—H’UJ_P()(Q)Z') in L2 ;

insbesondere ist ITv die beste konstante Approximation an v in L?(w;), da

I —  inf _
v UHLQ(M) QPE}PI;(%)HU QOHLQ(M)
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gilt [Ohlberger, 2008, S. 65].

Es geniigt nun, Gleichung (4.33) nur fiir die Basisfunktion von Py(w;) zu fordern (etwa
die konstante Funktion mit Funktionswert 1), sodass in diesem einfachen Fall

/(U—Hv)dx:0<:>/vdx:/ ITv dx (4.34)

gelten muss. Da ITv konstant auf w; ist, gilt

/HvdX:Hv/dX:Hv ZAT, (4.35)

v TEW;
wobei 7 ein Element aus w; mit Flacheninhalt A, ist.
Unter der Annahme, dass v konstant auf Elementen der Triangulierung ist (dies ist fiir
die Komponenten von V) erfiillt), folgt

/wivdx:Z/Tvdx:thAT. (4.36)

TEW; TEW;
Einsetzen der Gleichungen (4.35) und (4.36) in (4.34) ergibt die lokale Projektion von
v € L?(w;) auf den Raum der konstanten Funktionen

v| A;
Iy = 2rew Vrdr , (4.37)

ZTECUZ' AT
wobei v € L*(w;) auf den Elementen 7 € w; als konstant angenommen ist. Die loka-
le Projektion von v ergibt sich also durch die Summe der den Knoten ¢ umgebenden
Werte v|,, wobei jeder Summand mit der Flache A, des entsprechenden Elementes 7
gewichtet ist. AnschlieBend wird durch die Gesamtfliche von w; geteilt. Die Clément-
Interpolation reduziert sich in diesem einfachen Fall also auf ein gewichtetes Mittel.

Wird obige Methode auf die Komponenten des Gradienten von V7 angewandt, so
kann eine Projektion

IT' : L (w;) x L*(w;) — Po(w;) x Po(w;)

berechnet werden tuber

V|- A,
H’vn:ETe“’i i : (4.38)

ZTGLW AT
Diese Methode der Mittelung wird oft angewandt, um Spriinge, die im Zusammenhang
mit der Finite-Elemente-Methode entstehen, zu glatten [Huebner, 2001].

Mit Gleichung (4.38) kann nun den Knoten i = 1,2,3 des Elementes, in dem sich
der Eisberg aufhalt, eine interpolierte Neigung der Meeresoberfliche auf w; zugeordnet
werden.

Die drei berechneten Werte in den Ecken des Elementes werden dann linear zur Po-
sition des Eisbergs interpoliert, dazu kommt die Subroutine FEM_3eval zum Einsatz

(sieche Abschnitt A.4.2).
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4.4.3 Regimefunktion zum Einfrieren im Meereis

In diesem Abschnitt wird angegeben, wie das Einfrieren von Eisbergen im Meereis in
dieser Arbeit numerisch gehandhabt wird. Die Parametrisierung dieses Vorgangs nach
Lichey und Hellmer [2001] sowie die bereits in Kapitel 3 eingefiihrte leicht verdnderte
Version

0, falls A < 15%

F,=<{— Zk# F. + Mdd‘;i, falls A > 90% und P > P, (3.21)

% CzpzAz ||u, — ll||(lli — ll), sonst

der Parametrisierung sind durch die Fallunterscheidung von unstetiger Natur, sodass
hier eine Regimefunktion fiir einen glatteren Ubergang zwischen den Féllen ” Im Meereis
eingefroren” und ”"Im Meereis nicht eingefroren” vorgestellt wird. Auch nach physika-
lischen Gesichtspunkten erscheint ein glatterer Ubergang sinnvoll.

Die Reibung mit dem Meereis ist nur sehr gering, daher macht sich der sprunghafte un-
stetige Ubergang zwischen dem Fall der eisfreien Drift (Meereiskonzentration A < 15%)
und dem letzten Fall kaum bemerkbar.

Ist nun aber die kritische Meereiskonzentration A > 90% und eine ausreichende Meer-
eisharte P > P, erreicht, so gilt ein Eisberg als im Meereis eingefroren und soll sich
mit dessen Geschwindigkeit bewegen.

Lichey und Hellmer [2001] setzen in diesem Fall in ihrem Modellcode die Eisbergge-
schwindigkeit per if-Abfrage in unstetiger Weise auf die Meereisgeschwindigkeit. Die
Berechnung der Eisberggeschwindigkeit nach Gleichung (4.26) wird damit ”umgan-
gen”.

Fillt die Meereisharte oder die Meereiskonzentration unter den kritischen Wert, so wird
die Eisberggeschwindigkeit umgehend wieder nach Gleichung (4.26) berechnet, wobei
die zuletzt genutzte Meereisgeschwindigkeit als Anfangsgeschwindigkeit eingeht.
Diese Unstetigkeit in der berechneten Losung ist numerisch ungiinstig. Der folgende
Ansatz 10st dieses Problem.

Es sei eine Funktion factor wie folgt

0, falls < Z,one
fCLCtOT’(SL’, Lsill s xzone) = (.’L‘ — xzone)/<xsill - xzone)v falls Trone < T < Tgil (439>
1, falls x > x4

definiert. Der Verlauf der Funktion ist in Abbildung 4.10 dargestellt. Die Idee bei der
Definition der Funktion ist, eine Ubergangszone zu erreichen, in der der Einfluss des
Meereises auf den Eisberg stetig zu- bzw. abnimmt. Dazu ist es notwendig, passende
Bereiche der Parameter A und P festzulegen.

Nach Lichey und Hellmer [2001] muss die Meereiskonzentration 90% betragen, um
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| |
zone sill

Abbildung 4.10: Dargestellt ist die Funktion factor. Vor dem Schwellenwert (sill) befindet sich eine

Ubergangszone, in der ein linearer Ubergang mit Funktionswerten zwischen 0 und
1 stattfindet.

einen Eisberg als im Meereis eingefroren betrachten zu konnen. Nach Schodlok et al.
[2006] ist dies schon bei 86% der Fall. Als Bereich, in dem der Einfluss des Meereises
beginnt, wird hier deshalb eine Meereiskonzentration von

86% < A < 90%

gewéhlt. Der Parameter P, der den Schwellenwert der zum Einfrieren ins Meereis
notwendigen Eishérte darstellt, wird hier noch nicht festgelegt. Als Ubergangsbereich
hat sich aber ein Bereich von

P, — 3000N/m < P < P,

als geeignet erwiesen, da die Eisharte in den Simulationen schnell ansteigt.

Die Regimefunktion bestimmt nun in Abhéangigkeit von der Eiskonzentration A und
der Eishéarte P, ob ein Eisberg dem Einfluss des Meereises unterworfen ist oder nicht.
Diese wird hier durch

r(A, P) = factor(A,90%,86%) - factor(P, P, Ps — 3000N/m,) (4.40)
festgelegt, wobei P, fest gewahlt ist.

Ist A > 86% und P > P, — 3000N/m, so beginnt nach obiger Parametrisierung der
Einfluss des Meereises durch fortschreitendes Einfrieren eines Eisberges zu wirken und
es gilt

r(A,P)>0.

Der volle Einfluss ergibt sich erst bei Werten von A > 90% und P > P,, wie in der
urspriinglichen Parametrisierung durch Lichey und Hellmer [2001] angenommen. In

diesem Fall gilt
r(A,P)=1.
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Ist die Eisberggeschwindigkeit u™** nach Gleichung (4.26) berechnet, wird diese Ge-
schwindigkeit durch Einbeziehen der Meereisgeschwindigkeit u}’ modifiziert

u'tt = (1 —r(A, P))u" +7(A, P)u? , (4.41)
wobei der Anteil der Meereisgeschwindigkeit nun abhangig von der Eisharte bzw. -

konzentration stetig zu- bzw. abnimmt. AnschlieBend wird

u"tt = urt! (4.42)

gesetzt. Die Trajektorie eines Eisbergs wird mit diesen modifizierten Geschwindigkei-
ten weiter iiber Gleichung (4.31) berechnet.

In Abbildung 4.11 ist der Effekt der Benutzung einer Regimefunktion dargestellt. Dazu
wurde derselbe Eisberg (Eisberg Nr. 11, siehe Kapitel 5, Tabelle 5.1) unter Benutzung
der Regimefunktion (links) und ohne Benutzung dieser zusétzlichen Parametrisierung

simuliert (rechts).
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Abbildung 4.11: Dargestellt sind zwei berechnete Trajektorien desselben Eisbergs unter Benutzung
der Regimefunktion (griin) und ohne Benutzung dieser zusétzlichen Parametrisie-
rung (rot). Schwarze Punkte zeigen Positionen, an denen der Eisberg sich mit der
Geschwindigkeit des Meereises bewegt hat. Die linke Trajektorie zeigt eine Uber-
gangsphase (blaue Punkte), in der der Einfluss des Meereises langsam abnimmt.
Die Koordinaten sind in geographischer Lange und Breite gegeben.

Die beiden Eisberge bewegen sich aus Siiden kommend unter dem Einfluss des Meereises
in Richtung Norden. Da bei Benutzung der Regimefunktion die Meereisgeschwindigkeit
frither zu wirken beginnt, sind die beiden Trajektorien leicht versetzt.

Es ist deutlich zu erkennen, dass der Einfluss des Meereises bei der linken Trajektorie
langsam abnimmt, wahrend bei der rechten Trajektorie Oszillationen auftreten. Diese

fallen bei grofleren Eisbergen noch deutlich starker aus.
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4 Numerische Diskretisierung der Eisbergdrift

4.5 Abschatzung der Konvergenz des gesamten
Verfahrens

Um eine Aussage iiber die Konvergenz des gesamten Verfahrens treffen zu konnen,
wird eine Simulation der Drift eines Eisbergs mit einer Zeitschrittweite von At = 45min
iiber etwa einen Modellmonat durchgefiihrt. Durch sukzessive Halbierung der genutzten
Zeitschrittweite wird die Konvergenz abgeschéatzt. Als Vergleich dient eine Losungstra-
jektorie mit einer Zeitschrittweite von nur 60s.

Es sei angemerkt, dass ausfiihrliche Simulationen erst in Kapitel 5 folgen, in dem die
simulierten Eisberge und die Einstellungen des Referenzmodells gegeben sind. Zudem
werden dort Fehlermafie zum Vergleich mit Beobachtungsdaten eingefiihrt, welche ei-
ne Quantifizierung des Fehlers erlauben: Dies ist der RMS-Fehler (root mean square)
sowie ein mittlerer und ein gewichteter mittlerer Fehler, gegeben in km. Die genaue
Definition findet sich in Abschnitt 5.1.2.1. Um an dieser Stelle schon eine Aussage iiber
die Konvergenz des Verfahrens treffen zu konnen, wird hier vorgegriffen, wobei an ent-
sprechender Stelle auf Kapitel 5 verwiesen wird.

Bei dem simulierten Eisberg handelt es sich um den Eisberg Nr. 1, dessen Dimen-
sionen, Masse und Startpunkt in Kapitel 5 in Tabelle 5.1 gegeben sind. Die sonstigen
Einstellungen entsprechen denen des Referenzmodells, welche in Kapitel 5 in Tabelle
5.2 zu finden sind. Insbesondere ist in diesem Modell eine implizite Disketisierung des
Coriolisterms mit o« = 1 gewahlt.

Nach einem Modellmonat ergeben sich bei einer Zeitschrittweite von At = 45min

im Vergleich mit der Losungstrajektorie bei einer Zeitschrittweite von nur 60s folgende
Fehler:

Zeitschrittweite | RMS-Fehler [km] mittl. Fehler [km] gewichteter mittl. Fehler [km]

At 0.2161 0.2009 0.1929
%At 0.0855 0.0745 0.0780
iAt 0.0373 0.0315 0.0336

Tabelle 4.1: Abnahme des Fehlers bei Halbierung der Zeitschrittweite.

Es ist gut zu erkennen, dass sich alle drei Fehlermafle bei Halbierung der Zeitschrittwei-
te mehr als halbieren. Die hier durchgefithrte Simulation bestatigt die in Punkt 4.3.3
angenommene Konvergenzrate von O(At).

Zudem zeigt die Simulation, dass bereits eine Zeitschrittweite von 45 min eine geeignete
Zeitschrittweite ist: Selbst iiber die Dauer eines Modellmonats weicht die Losungstra-
jektorie im Mittel nur etwa 200 m von der Vergleichstrajektorie, welcher eine Zeit-
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4.5 Abschatzung der Konvergenz des gesamten Verfahrens

schrittweite von nur 60 s zugrunde liegt, ab. Verglichen mit der Lange und Breite des
simulierten Eisbergs von 250 m ist diese Abweichung sehr gering, weshalb die FESOM-
Zeitschrittweite von 45 min auch fiir das Eisbergmodell verwendet werden kann.

Zuletzt sei in diesem Kapitel angemerkt, dass die Wahl der Diskretisierungsmetho-
de des Coriolisterms bei einem Zeitschritt von 45 min keine wesentlichen Unterschiede
in der berechneten Trajektorie eines Eisbergs erzeugt.

Die Abbildung 4.12 zeigt als Beispiel zwei berechnete Trajektorien des Eisbergs Nr. 1
unter Nutzung der impliziten Diskretisierung des Coriolisterms sowie unter Nutzung
der Adams-Bashforth-Methode iiber die Dauer von 24 Modelltagen. Das Ende der ge-
zeigten Drift ist vergroflert dargestellt.

0° 30 1‘°E 30 2°E
RMS:
0.2456 km
40 mittl. Abweichung:
0.2282 km

gewicht. mittl. Abweichung:
0.1909 km 1°E
34 3638.0040 42

45

55"J

54°S
48.00°

51

Abbildung 4.12: Dargestellt ist die Trajektorie des Eisbergs Nr. 1 unter Nutzung der impliziten Dis-
kretisierung (rot) und der Adams-Bashforth-Methode (schwarz). Die Zeitschritt-
weite betragt jeweils 45 min. Der Ausschnitt rechts zeigt eine VergréBerung des
Endes der beiden Trajektorien. Die geringe Abweichung der beiden Trajektorien
voneinander ist ebenfalls quantitativ dargestellt. Zur besseren Einordnung der Ab-
weichung: 1° dstlicher Lange entspricht bei 55°S etwa 111 km-cos(—55°) ~ 64 km.
Der Startpunkt befindet sich unten links im Bild.

Die mittlere Abweichung von etwa 228 m nach 24 Modelltagen ist erneut sehr gering.
Das Referenzmodell verwendet die implizite Diskretisierung des Coriolisterms (siche
Abschnitt 5.1.1).
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5 Sensitivitatsstudien und Validierung
des Eisbergmodells

In diesem Kapitel werden einige Sensitivitatsstudien und die Validierung des Eisberg-
modells durchgefiihrt.

Dazu wird ein Referenzlauf untersucht und mit Beobachtungsdaten im Weddellmeer
verglichen. Im Referenzmodell kommen zunachst nur jene physikalischen Prozesse zum
Tragen, welche sich in den meisten Studien zur Modellierung der Eisbergdrift finden.
Dies sind die Windschubspannung, die ozeanische Schubspannung, die Neigung der
Meeresoberflache, die Corioliskraft sowie die Reibung mit dem Meereis.

Hier sei ausdriicklich erwahnt, dass der Prozess des Einfrierens im Meereis, der nach
Lichey und Hellmer [2001] eine Erweiterung der Kraft durch das Meereis darstellt,
zunéchst ”ausgeschaltet” ist. Ebenso sind die wave radiation force (Parametrisierung
des Einflusses von Wellen auf Eisberge) sowie das Schmelzen von Eisbergen zunéchst
deaktiviert. Als weiterer Prozess wird der Einfluss der Gezeiten (Tidenhub) in diesem
Kapitel untersucht.

Das Eisbergmodell ist dadurch anfanglich so einfach wie mdéglich gehalten. Daher las-
sen sich die Einfliisse der einzelnen Kréfte und Parameter, wie z.B. der Schubspan-
nungskoeffizienten, besser als in einem sehr komplexen Modell in Sensitivitatsstudien
untersuchen.

AnschlieBend wird das Modell schrittweise um die anfanglich deaktivierten physika-
lischen Prozesse erweitert, um Aussagen iiber deren Bedeutung fiir die Eisbergdrift
treffen zu konnen. Zudem wird eine weitere Parametrisierungen beziiglich des Stran-
dens von Eisbergen bei niedriger Wassertiefe (grounding) und ein Stabilitatskriterium
nach Weeks und Mellor [1978] ergénzt.

Da das Eisbergmodell zum Grofiteil mit Modelldaten gespeist wird, ist die exakte
Modellierung einzelner Eisbergtrajektorien auflerst unwahrscheinlich.

Ziel kann es aber sein, die charakteristische Drift der beobachteten Eisberge im Wed-
dellmeer zu reproduzieren, was fiir einen Einsatz des Modells zur Bestimmung von
Schmelzwassereintragen iiber Jahrzehnte oder sogar langere Zeitraume von Bedeutung
ware.

Zudem ist es wiinschenswert, passende Einstellungen fiir bestimmte Bereiche des Wed-
dellmeeres oder fiir bestimmte Eisberggroflenklassen zu finden oder jedenfalls wichtige
physikalische Prozesse in den verschiedenen Regionen des Weddellmeeres zu identifizie-
ren. Dies wire auch bei der Modellierung bestimmter individueller Eisberge, beispiels-
weise beim automatischen Verfolgen von Eisbergen (siehe Kapitel 6), von grofier Hilfe.
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Gladstone et al. [2001] erwdhnen, dass gerade der Bereich des Weddellmeeres Pro-
bleme bei der Bestimmung der Eisbergdrift bereiten kann, sollte das zugrundeliegende
Ozeanmodell in diesem Bereich Schwéchen aufweisen. Lichey und Hellmer [2001] stel-
len Probleme im westlichen Weddellmeer zwischen simulierter und beobachteter Drift
eines sehr groflen Tafeleisbergs fest und fithren dies zum Teil auf einen schwachen
Kiistenstrom im in ihrer Studie verwendeten Ozeanmodell zuriick, konnen aber mithil-
fe der Parametrisierung des Einfrierens von Eisbergen im Meereis die charakteristische
Drift eines beobachteten Eisberges reproduzieren. Generell ist in ihren Simulationen
der Antrieb der modellierten Eisberge — abgesehen vom Antrieb durch das Einfrieren
im Meereis — gering, sodass diese bei Vernachlassigung des Meereisantriebs nur etwa
die Hélfte der beobachteten Strecke zuriicklegen [Lichey, 2000].

In dieser Arbeit wurde auch der Bereich des Weddellmeeres gewéhlt, um die oben
genannten Probleme bei der Modellierung der Eisbergdrift im Weddellmeer zu unter-
suchen und erganzende Erkenntnisse zu gewinnen.
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5 Sensitivitatsstudien und Validierung des Eisbergmodells

5.1 Simulation von 12 Eisbergen im Jahr 1999

Zum Vergleich mit Beobachtungsdaten dienen in diesem Abschnitt 12 Eisberge. Diese
wurden zwischen Januar und Méarz 1999 vom Alfred-Wegener-Institut in verschiedenen
Regionen des Weddellmeeres mit speziellen GPS-Sendern, sogenannten ARGOS Bojen,
ausgestattet [Schodlok et al., 2006]. Dabei handelt es sich um Eisberge der Grofienklas-
se 4-10 und einen groflen Eisberg mit einer maximalen Kantenlange von 7 km.

20°w

Abbildung 5.1: Die 12 Eisberge, welche vom AWI zwischen Januar und Mérz 1999 mit GPS-Sendern
ausgestattet wurden. Rot: Startpunkte auf dem Meridian von Greenwich (Nullme-
ridian). Dunkelgriin: Startpunkte nahe der Neumayer-Station II (ca. 71°S, 8°W ).
Blau: Startpunkte jeweils ca. 75°S. Abbildung nach Schodlok et al. [2006]

In Abbildung 5.1 sind die Trajektorien der beobachteten Eisberge dargestellt. Zur bes-
seren Unterscheidung sind die Eisberge nach der Ahnlichkeit des Startpunktes, an dem
sie mit GPS-Sendern ausgestattet wurden, farblich gekennzeichnet.

Die Dauer der beobachteten Drift variiert stark. Dabei ist zu beachten, dass der letzte
Sendezeitpunkt nicht notwendigerweise mit dem kompletten Schmelzen eines Eisbergs,
d.h. mit seiner Lebensdauer, zusammenhangen muss. Der GPS-Sender kann auch durch
andere Griinde aufgehort haben zu senden, z.B. nach Ausfall der Batterien.

Die Tabelle 5.1 gibt einen Uberblick iiber den Ort des ersten und des letzten Sende-
zeitpunkts. Zudem sind grobe Angaben der maximalen Seitenlangen der Eisberge und
eine Abschétzung des beobachteten Freibords zu Beginn der beobachteten Drift gege-
ben. Davon ausgehend ist die mittlere Kantenlange aufgefiihrt, die zur Initialisierung
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5.1 Simulation von 12 FEisbergen im Jahr 1999

Tabelle 5.1: Ubersicht iiber die beobachteten Eisberge. Zu beachten ist, dass Angaben negativer
Léangengrade (lon) °W bedeuten. Angaben negativer Breitengrade (lat) sind als °S zu
verstehen. Positive Werte beschreiben entsprechend °E bzw. °N (der letzte Fall tritt
nicht auf). Alle Ldngen sind in m gegeben.

Nr. ID ‘ Startdatum lon lat ‘ Enddatum lon lat
1 9803 | 15.01.99 0.352  -54.752 | 25.03.99 17.955  -53.746
2 9802 | 16.01.99 0.243  -55.466 | 08.02.99 4.845 -56.146
3 9835 | 16.01.99 0.004  -58.644 | 17.02.99 5.157 -58.313
4 9665 | 21.01.99 -9.487  -70.375 | 21.12.99 -12.400  -71.233
5) 9782 | 23.01.99 -11.242 -70.262 | 17.01.01 -13.548  -58.251
6 9834 | 23.01.99 -11.496 -70.501 | 07.02.01 -0.146 -58.389
7 9667 | 28.01.99 -46.619 -75.155 | 27.05.02 -151.606 -56.867
8 9831 | 30.01.99 -51.589 -75.266 | 05.05.00 -16.611  -59.178
9 9781 | 31.01.99 -53.652 -75.214 | 25.12.00 -34.818  -57.358
10 8069 | 01.02.99 -55.041 -75.444 | 10.03.02 -44.082  -63.929
11 9832 | 05.02.99 -53.861 -75.360 | 10.11.99 -58.730  -71.668
12 8057 | 01.03.99 -8.113  -70.557 | 04.03.01 -39.421  -63.909
Beobachtung;: Gemittelte Werte: Gesamthohe H

Nr. ID | Lénge Breite Freibord | Lange L Freibord F' | nach Gl. (3.1)

1 9803 | 250 250 40 250 40 231.55

2 9802 | 1830 530 50 1180 50 289.44

3 9835 | 740 560 30-40 650 35 202.61

4 9665 | 600 300 30 450 30 173.66

5 9782 | 650 280 30-40 465 35 202.61

6 9834 | 740 280 25-35 510 30 173.66

7 9667 | 370 100 15-25 235 20 115.77

8 9831 | 520 220 30-50 740 40 231.55

9 9781 | 750 350 20-35 550 27.5 159.19

10 8069 | 1200 280 45-60 740 52.5 303.91

11 9832 | 7000 4000 9-65 5500 37 214.18

12 8057 | 650 370 45 510 45 260.49

der Lange der quaderformigen Eisberge mit quadratischer Deckflache im Eisbergmodell
benctigt wird. Daher ist diese Lange mit L bezeichnet. Der im Modell zu verwendende
Freibord F' als Mittel des beobachteten Freibords sowie die daraus folgende Gesamthohe
des jeweiligen Eisbergs nach Gleichung (3.1) sind ebenfalls gegeben.

Zum Eisberg Nr. 1 wurden schon in Punkt 4.5 bei numerischen Betrachtungen Simu-
lationsergebnisse dargestellt. Ein kurzer Ausschnitt einer simulierten Trajektorie des
Eisbergs Nr. 11 ist bereits in Punkt 4.4.3 gezeigt worden, um den Effekt der Benutzung
einer Regimefunktion zur Parametrisierung des Einfrierens von Eisbergen im Meereis
aufzuzeigen.
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5 Sensitivitatsstudien und Validierung des Eisbergmodells

5.1.1 Einstellungen des Referenzmodells

Das Referenzmodell verwendet, sofern nicht anders angegeben, den Parametersatz von
Lichey und Hellmer [2001] mit dem Unterschied, dass die Parametrisierung des Einfrie-
rens im Meereis zunachst deaktiviert ist. Die physikalischen Prozesse Schmelzen, wave
radiation und die Tiden stellen zusétzliche Vorgéange dar, die in der Arbeit von Lichey
und Hellmer [2001] noch keine Beachtung fanden und auch hier zunéchst ausgeschaltet
sind.

Tabelle 5.2: Einstellungen des Referenzmodells.

H Einstellung
Cy (form drag coefficient des Ozeans) 0.85
Clyo (skin drag coefficient des Ozcans) 5.10%
Cly (form drag cocfficient der Atmosphire) 0.4
Cla (skin drag cocfficient der Atmosphire) 2.5-107%
C}; (Schubsspannungskocfiizient des Meereises) || 1.0
Pib (Dichte der Eisberge) 850 kg/m3

[Silva et al., 20006]

Einfrieren im Meereis nein

Schmelzen nein

wave radiation nein

Tiden nein

Zeitschrittweite At 2700 s = 45 min
(FESOM-
Zeitschrittweite)

steps_per_FESOM_step 1

1 semiimplicit .true.

semiimplicit_coeff 1.0

Tabelle 5.2 zeigt eine Ubersicht iiber die Einstellungen des Referenzmodells. Die letzten
Eintrage der Tabelle zur Numerik des Modells sind der Vollstandigkeit halber ebenfalls
aufgefiihrt. Die Wahl der numerischen Parameter ist nicht mit denen von Lichey und
Hellmer [2001] vergleichbar, da in der vorliegenden Arbeit ein neues Eisbergmodell mit
anderem numerischen Losungsverfahren entwickelt wurde. Ein Vorteil ist die groflere
mogliche Zeitschrittweite von 2700s im Vergleich zu 600s bei Lichey und Hellmer [2001].

FESOM wurde 1982 gestartet, sodass sich fiir die Simulationen der Eisbergdrift des
Jahres 1999 eine Vorlaufzeit (spinup) von 17 Jahren ergibt. Wéahrend des Vorlaufs ging
das Eisvolumen (und damit die Eisdicke und -konzentration) zu Beginn stark zuriick. In
dieser Phase wird ein Teil der im Warmen Tiefenwasser (WDW) gespeicherten Warme
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durch vertikale Vermischung in die ozeanische Deckschicht eingemischt (sogenanntes
entrainment) und zum Schmelzen von Meereis benutzt. Nachdem dieses Energiereser-
voir (zum Teil) aufgebraucht ist, erhoht sich das Eisvolumen wieder auf realistische
Werte.

Zur Verwendung kam das CORE.v2 Forcing (sieche Abschnitt 2.3). Der Ozean wur-
de mit Daten des World Ocean Atlas 2001" initialisiert.

Ein Modelljahr benotigt auf dem Parallelrechner blizzard? des Deutschen Klimare-
chenzentrums (DKRZ?) mit 32 Prozessoren ca. 5 Stunden Rechenzeit. Um die Re-
chenzeit gering zu halten, werden alle Simulationen nur iiber die Dauer eines Jahres
durchgefiihrt. Bei Bedarf konnen FESOM sowie das Eisbergmodell die Berechnung
fortsetzen (restart), da alle dafiir benétigten Variablen am Ende eines Modelljahres
gesichert werden.

5.1.2 Simulationsergebnisse des Referenzmodells

In diesem Abschnitt folgt die Simulation der Drift der oben genannten 12 Eisberge mit-
tels des Referenzmodells. Dazu wurde ein restart von FESOM zu Beginn des Jahres
1999 basierend auf den Ergebnissen des Vorlaufs durchgefiihrt. Die Eisberge wurden da-
bei gemaf ihres Startzeitpunktes zwischen Januar und Marz 1999 im Modell gestartet.
Da FESOM nur ein Modelljahr berechnen sollte, liegen jeweils simulierte Eisbergdaten
bis zum 31.12.1999 vor.

Im Folgenden sind zum besseren Vergleich daher nur die Teile der beobachteten Tra-
jektorien dargestellt, die im Jahre 1999 aufgezeichnet wurden. Die vollstandigen Beob-
achtungsdaten sind bereits in Abbildung 5.1 zu sehen.

Enden die GPS-Daten schon vor dem 31.12.1999, so sind die modellierten Trajektorien
entsprechend gekiirzt, um den gleichen Zeitraum darstellen zu kénnen. Dies ist bei fiinf
der beobachteten Eisberge der Fall (vgl. Tabelle 5.1).

Es folgt nun die Darstellung der Modellergebnisse, geordnet nach dem Startort der mit
GPS-Sendern ausgestatteten Eisberge.

e Auf dem Nullmeridian gestartete Eisberge

Die Modellergebnisse der drei auf dem Nullmeridian gestarteten Eisberge sind in Abb.
5.2 dargestellt. Dabei sind die Modelleisberge mit IB1, IB2 und IB3 bezeichnet. Die
IDs der GPS-Sender kennzeichnen die beobachteten Trajektorien.

Die modellierten Eisberge zeigen eine im Vergleich mit der beobachteten Trajektorie
leichte Tendenz nach Norden. IB1 ist dabei etwas zu langsam. IB2 zeigt eine recht
grofle Abweichung von der Beobachtung. Insbesondere legt IB2 weniger als die Hélfte
der Strecke der beobachteten ARGOS Boje 9802 zurtick. Die Richtung der Drift ist zu
Beginn aber gut und nahert sich gegen Ende der Drift der Trajektorie von IB1. Die

thttp://www.nodc.noaa.gov/OC5/WOA01/1d-woa0l.html [Stand: April 2011]
2http:/ /www.dkrz.de/Klimarechner /hpc/ibm [Stand: Juni 2011]
3http://www.dkrz.de/ [Stand: Juni 2011]
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Abbildung 5.2: Dargestellt ist die Drift der Eisberge Nr. 1 bis Nr. 3 nach Simulation des Referenz-
modelles (fett gedruckte Linien) und nach Beobachtung (diinn gedruckte Linien).

Gestalt der modellierten Drift sowie die zuriickgelegte Strecke sind insbesondere bei
IB3 sehr gut. Anzumerken ist, dass es sich bei dem Eisberg IB2 im Vergleich zu IB1
und IB3 um einen wesentlich grofleren und schwereren Eisberg handelt, dessen Dyna-
mik sich von der kleinerer Eisberge unterscheidet. Um genauere Aussagen treffen zu
kénnen, werden im Folgenden die wirkenden Beschleunigungen aufgefiihrt.

Abbildung 5.3 zeigt die im ersten Monat der Drift auf IB2 wirkenden Beschleuni-
gungen, die auf die Krafte aus Kapitel 3.2 zuriickzufiihren sind.

Es ist zu beachten, dass die wave radiation force sowie das Einfrieren im Meereis im
Referenzmodell ausgeschaltet sind. Das Meereis hat auf die Drift von IB2 zu diesem
Zeitpunkt des Jahres aber keinen Einfluss. Auch die anderen auf dem Nullmeridian
gestarteten Eisberge waren in der Realitat nicht dem direkten Einfluss des Meereises
unterworfen. Daher sind die Eisberge IB1-1B3 gut geeignet, um die Einfliisse der rest-
lichen Krafte zu bestimmen.

Die Diskrepanz zwischen modellierter und beobachteter Drift kann im Falle von IB2
also nicht durch Fehlen der von Lichey und Hellmer [2001] eingefithrten Parametrisie-
rung des Einfrierens von Eisbergen im Meereis erklart werden und muss andere Griinde

haben.
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Abbildung 5.3: Die wirkenden Beschleunigungen auf IB2 im ersten Monat der Drift. Mit ”surface
slope” ist die Beschleunigung aufgrund der Neigung der Meeresoberfliche bezeich-
net. "frozen” kennzeichnet Zeitraume der Drift, in denen der Eisberg fest im Meereis
eingeschlossen war. Dieser Effekt war hier ausgeschaltet.

Die untere Grafik der Abbildung 5.3 zeigt deutlich, dass die mit der Corioliskraft ver-
bundene Beschleunigung im dargestellten Zeitraum den betragsmafig grofiten Einfluss
auf die Drift von IB2 hat, gefolgt von Windantrieb und Hangabtrieb aufgrund der
Neigung der Meeresoberflache. Der form drag der ozeanischen Schubspannung ist von
vergleichbarer Groflenordnung wie der skin drag in der Definition der Windschubspan-
nung. Der grofie Einfluss der Corioliskraft und der Neigung der Meeresoberflache auf
die Drift von IB2 — den grofiten der auf dem Nullmeridian gestarteten Eisberge — ist
auf die Proportionalitat dieser beiden Terme zur Eisbergmasse zuriickzufiihren.
Darauf weisen auch Gladstone et al. [2001, S. 19911] hin:

”[The mass] increases more rapidly with berg size than does surface area, to which the
air and water drag forces are proportional.”

Die oberen beiden Grafiken der Abbildung 5.3 sind zusétzlich aufgefithrt, um die Rich-
tungen der verschiedenen Beschleunigungen erkennen zu kénnen. Der in die positive
meridionale Richtung (nach Norden) wirkende Teil der Beschleunigung von IB2 ist fast
ausschliefllich auf den Corioliseffekt zuriickzufiihren. Die Neigung der Meeresoberflache

75



5 Sensitivitatsstudien und Validierung des Eisbergmodells

und der Windantrieb arbeiten diesem Effekt entgegen. Die Beschleunigung nach Osten
(positive zonale Richtung) ist zudem vor allem auf diese beiden Komponenten zuriick-
zufiihren.

Da der mit der ARGOS Boje 9802 ausgestattete Eisberg eine stidostliche Richtung auf-
weist, sollte ein Verschieben der Gewichtung zwischen Corioliskraft und den restlichen
Kraften ein besseres Modellergebnis liefern.

Zur besseren Einordnung der auf IB2 wirkenden Beschleunigungen sind in Abbildung
5.4 die auf den Eisberg IB1 wirkenden Beschleunigungen dargestellt. IB1 ist ein wesent-
lich kleinerer Eisberg, der aber aufgrund seines nahe gelegenen Startpunktes ahnlichen
Einfliissen wie IB2 ausgesetzt ist.
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Abbildung 5.4: Dargestellt sind die wirkenden Beschleunigungen auf IB1 im ersten Monat der Drift.

Anders als bei IB2 ist bei IB1 im Wesentlichen eine Balance zwischen dem ozeanischen
und dem atmospharischen form drag zu erkennen, die Corioliskraft hat einen kleineren
Einfluss als es bei dem grofleren Eisberg IB2 der Fall war.

Der in die positive meridionale Richtung (nach Norden) wirkende Teil der Beschleuni-
gung von IB1 ist auf den ozeanischen form drag sowie die Corioliskraft zuriickzufiihren,
der Wind wirkt dem meist entgegen. Der Antrieb des Eisbergs in 6stliche Richtung (po-
sitive zonale Richtung) ist zudem fast ausschlieBlich durch den Windantrieb gegeben.
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5.1 Simulation von 12 FEisbergen im Jahr 1999

Da der mit der ARGOS Boje 9803 ausgestattete Eisberg etwas schneller als der mo-
dellierte Eisberg IB1 Richtung Osten und zudem weiter siidlich driftet, sollte z.B. ein
verstarkter Einfluss des Windes eine bessere Ubereinstimmung zwischen Modellergeb-
nis und Beobachtung erbringen.

Die simulierte Drift von IB3 weist gute Ubereinstimmung mit der Beobachtung hin-
sichtlich Lange und Gestalt der Trajektorien auf. Daher scheint dessen Geschwindigkeit
durch das Modell gut wiedergegeben zu sein. In Abbildung 5.5 ist die Geschwindigkeits-
verteilung des Eisbergs IB3 iiber die gesamte modellierte Drift dargestellt.
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Abbildung 5.5: Die Darstellung zeigt die modellierte Geschwindigkeitsverteilung des Eisbergs IB3,
der auf dem Nullmeridian gestartet ist.

Die Verteilung zeigt, dass zumeist Geschwindigkeiten zwischen 10 und 20 cm/s ange-
nommen werden.
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e Nahe Neumayer gestartete Eisberge

Die Modellergebnisse der vier nahe der Neumayer-Station gestarteten Eisberge sind
in den Abbildungen 5.6 und 5.7 dargestellt. Dabei sind die Modelleisberge mit 1B4,
IB5, IB6 und IB12 bezeichnet. Die IDs der entsprechenden GPS-Sender kennzeichnen

erneut die beobachteten Trajektorien.

30°W 20°w

Abbildung 5.6: Dargestellt ist die Drift der Eisberge Nr. 4 und Nr. 5 nach Simulation des Referenz-
modelles (fett gedruckte Linien) und nach Beobachtung (diinn gedruckte Linien).

Die Eisberge 1B4 und IB5, die in Abbildung 5.6 gezeigt sind, folgen dem entlang der
Kiistenlinie verlaufenden Kiistenstrom iiber die gesamte Dauer der Simulation. Der
mit der ARGOS Boje 9782 ausgestattete Eisberg verlasst in der Realitdt hingegen die
Kiiste zwischen 20 und 30° W, der mit der Boje 9665 ausgestattete Eisberg strandet
an der Kiiste.
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5.1 Simulation von 12 FEisbergen im Jahr 1999

Bis zu dem Zeitpunkt des Strandens kann der modellierte Eisberg IB4 die Beobachtung
wiedergeben. Der Effekt des Auflaufens bzw. Strandens von Eisbergen an der Kiiste ist
im Referenzmodell nicht implementiert und muss diesem durch eine weitere Parame-
trisierung hinzugefiigt werden.

Der Eisberg IB5 bewegt sich, leicht versetzt, ahnlich wie IB4 entlang der antarktischen
Kiiste und verlasst die Kiiste entgegen der Beobachtungen nicht.

300W 2OOW

a0’S

Abbildung 5.7: Dargestellt ist die Drift der Eisberge Nr. 6 und Nr. 12 nach Simulation des Referenz-
modelles (fett gedruckte Linien) und nach Beobachtung (diinn gedruckte Linien).

Dies kann mehrere Griinde haben: Zum einen ist der von FESOM berechnete Kiisten-
strom, wie in Abbildung 2.1 auf S. 9 gezeigt ist, vergleichweise breit und verlasst die
Kiiste zwischen 20 und 30° W nur langsam, wéhrend lokal (ca. 25° W) eine Zone hoher
Geschwindigkeiten mit tangential zur Kiiste verlaufenden Geschwindigkeitsrichtungen
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vorliegt.

Zum anderen ist die Neigung der Meeresoberflache, welche durch Auftiirmen des Was-
sers am Kontinent hervorgerufen wird, aufgrund der ansonsten meist geringen Ge-
schwindigkeiten des Kiistenstromes womoglich nicht sehr stark ausgepragt, sodass eine
von der Kiiste weg weisende Komponente in der Impulsbilanz unterreprasentiert ist.

Die Eisberge IB6 und 1B12 in Abbildung 5.7 zeigen einen ahnlichen Verlauf wie die
anderen nahe der Neumayer-Station gestarteten Eisberge. Hervorzuheben ist, dass der
ab dem 1.Marz 1999 beobachtete Eisberg mit der ARGOS Boje 8057 die Kiiste deutlich
spater als die anderen beobachteten Eisberge verlasst und damit langer der Kiistenlinie
folgt, wie es auch die modellierten Eisberge zeigen. Auch in der Realitit scheinen der
Zeitpunkt und die genaue Position, an der Eisberge den kritischen Bereich zwischen 20
und 30° W erreichen, iiber die Richtung der Drift zu entscheiden.
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Abbildung 5.8: Dargestellt sind die wirkenden Beschleunigungen auf IB4 im ersten Monat der Drift.

Exemplarisch fiir die nahe der Neumayer-Station gestarteten Eisberge sind in Abbil-
dung 5.8 die auf den Eisberg IB4 wirkenden Beschleunigungen angegeben. Die Neigung
der Meeresoberfliche wirkt durchgehend in positive meridionale Richtung (Richtung
Norden), wiahrend die Corioliskraft diesem Effekt entgegenwirkt. Die Neigung der Mee-
resoberflache konnte eine entscheidende Rolle bei der Richtung der Drift einnehmen,
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5.1 Simulation von 12 FEisbergen im Jahr 1999

welche Eisberge in dem Bereich zwischen 20 und 30° W einschlagen.
In den Variationslaufen in Abschnitt 5.2 wird der fiir die Eisbergdrift kritische Punkt
zwischen 20 und 30° W weiter untersucht.

e Bei ca. 75° S gestartete Eisberge

Die Modellergebnisse der letzten fiinf Eisberge, die nahe 75°S gestartet sind, konnen
den Abbildungen 5.9 und 5.10 entnommen werden. Diese Modelleisberge werden mit
IB7 bis IB11 bezeichnet. Die IDs der entsprechenden GPS-Sender kennzeichnen erneut
die beobachteten Trajektorien.

(o]
oW SO W 40%y
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Abbildung 5.9: Dargestellt ist die Drift der Eisberge Nr. 7 bis Nr. 9 nach Simulation des Referenz-
modelles (fett gedruckte Linien) und nach Beobachtung (diinn gedruckte Linien).

Wie in Abbildung 5.9 gut zu sehen ist, driften die Eisberge IB8 und IB9 realitéts-
nah entlang der Antarktischen Halbinsel. Im Vergleich mit den beobachteten Driften
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(Bojen 9831 und 9781) legen die modellierten Eisberge jedoch etwas zu viel Strecke
zuriick. Moglicherweise strandet der beobachtete Eisberg, der mit der ARGOS Boje
9781 ausgestattet ist, zum Ende der gezeigten Drift.

Bemerkenswert ist die sehr gute Ubereinstimmung der modellierten Drift von IB9 mit
der benachbarten Boje 9831, die eigentlich IB8 zugeordnet ist.

Der Eisberg IB7 weist — von den fiinf bei ca. 75°S gestarteten Eisbergen — insbesondere
zu Beginn seiner Drift die grofiten Unterschiede verglichen mit der Beobachtung auf.
Der Bereich, in dem die fiinf Eisberge starten, ist in der Realitat das ganze Jahr iiber
von Meereis bedeckt (vgl. dazu auch die Abbildung 2.2, S.12). Hier ist der lenkende
Einfluss des Meereises moglicherweise essentiell. Dieser Effekt ist im Referenzmodell
aber zunachst ausgeschaltet.

65°W 60°W 550

o Jé)"\N 50

68°S
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Abbildung 5.10: Dargestellt ist die Drift der Eisberge Nr. 10 und Nr. 11 nach Simulation des Re-
ferenzmodelles (fett gedruckte Linien) und nach Beobachtung (diinn gedruckte
Linien).

Die Drift der Eisberge IB10 und IB11 ist in Abbildung 5.10 neben der beobachteten
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Drift dargestellt. Insbesondere IB11, der den grofiten der zwolf in diesem Kapitel mo-
dellierten Eisberge darstellt, zeigt gute Ubereinstimmung mit der Beobachtung. Die
Trajektorie von IB10 endet an ahnlicher Stelle wie die von IB11 und ist daher nur etwa
halb so lang wie beobachtet.

Da der Eisberg IB11 den grofiten hier modellierten Eisberg darstellt, ist eine Angabe
der wirkenden Beschleunigungen interessant. Diese sind in Abbildung 5.11 dargestellt.
Das Gleichgewicht der Corioliskraft und der Hangabtriebskraft ist gut zu erkennen.
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Abbildung 5.11: Die wirkenden Beschleunigungen auf IB11 im ersten Monat der Drift. Die Corio-
liskraft und die Hangabtriebskraft (surface slope) balancieren sich.

Diese Krifte verhalten sich, wie bereits erwahnt, proportional zur Eisbergmasse und
spielen deshalb bei groflen Eisbergen eine wichtige Rolle. Die anderen Kréfte, welche
nur eine Proportionalitat zu den Eisbergoberflachen aufweisen, sind von geringerem
Einfluss.

Die Abbildung 5.12 verdeutlicht diese Erkenntnis. Im Gegensatz zu Abbildung 5.11
sind hier die Beschleunigungen, welche mit der Corioliskraft und der Hangabtriebskraft
in Verbindung stehen, nicht dargestellt, um die restlichen Beschleunigungen genauer
untersuchen zu konnen.

Einzig der atmospharische Schubspannungsterm, bestehend aus dem atmosphérischen
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Abbildung 5.12: Die wirkenden Beschleunigungen auf IB11 im ersten Monat der Drift. Die Einfliisse
der Corioliskraft und der Hangabtriebskraft (surface slope) wurden im Vergleich
zu Abbildung 5.11 entfernt, um die restlichen Beschleunigungen veranschaulichen
zu kénnen.

form drag und skin drag, ist von nennenswerter Grofenordnung. Hervorzuheben ist
zum einen, dass der skin drag der Atmosphéare aufgrund der grofien horizontalen Aus-
dehnung des Eisbergs IB11 nun einen grofleren Einfluss auf die Eisbergdrift austibt als
der entsprechende form drag. Bei kleineren Eisbergen gilt ein umgekehrtes Verhaltnis.
Zum anderen ist der Einfluss des Ozeans verschwindend gering. Genauer: Der Einfluss
des Ozeans iiber die ozeanische Schubspannung ist verschwindend gering.

Erklaren lasst sich dies iiber die Balance zwischen Coriolis- und Hangabtriebskraft.
Aufgrund dieser Balance bewegt sich der Eisberg meist entlang der Hohenlinien der
Meeresoberflachenauslenkung mit der geostrophischen Ozeangeschwindigkeit, sodass
die Relativgeschwindigkeit zwischen der iiber den Tiefgang des Eisbergs gemittelten
Ozeangeschwindigkeit u, und der Eisberggeschwindigkeit sehr gering ist. Die ozeani-
sche Schubspannung nach Gleichung (3.13) héngt quadratisch von dieser Relativge-
schwindigkeit ab und ist daher verschwindend klein.

Die simulierte Drift von IB11 zeigt gute Ubereinstimmung mit der Beobachtung hin-

sichtlich des Endpunktes und der Richtung der Drift. Daher scheint die Geschwindigkeit
des Eisbergs durch das Modell gut wiedergegeben zu sein. In der Abbildung 5.13 ist
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die Geschwindigkeitsverteilung des Eisbergs IB11 tiber die gesamte modellierte Drift
dargestellt.
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Abbildung 5.13: Die Darstellung zeigt die modellierte Geschwindigkeitsverteilung des Eisbergs
IB11, der bei ca. 75° S gestartet ist.

Zu erkennen ist, dass sich IB11 meist nur mit Geschwindigkeiten von 2 - 4 cm/s bewegt.
Das Maximum bei sehr kleinen und verschwindenden Geschwindigkeiten kommt durch
die Interaktion des Eisbergs mit der Modellkiistenlinie zustande: Falls der Eisberg das
Modellgebiet verlasst, wird nur die zur Kiiste tangentiale Geschwindigkeitskomponente
verwendet. Ist danach weiterhin eine Position auflerhalb des Modellgebietes die Folge,
so wird der Eisberg auf seine letzte giiltige Position im Modellgebiet mit einer Ge-
schwindigkeit von 0 m/s zuriickgesetzt.
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5.1.2.1 Fehlermale

Um die Abweichung zwischen den Modelltrajektorien und den Beobachtungen auch
quantitativ erfassen zu konnen, werden nachfolgend drei Fehlermafle angegeben.

Die ersten beiden entsprechen Standardmaflen. Das dritte Fehlermafl beachtet, dass
Fehler im Verlauf der Simulation akkumulieren konnen und gewichtet daher zeitlich
weiter vorangeschrittene Abweichungen schwécher.

Zu den Beobachtungszeitpunkten ¢ = 1,..., N sei die geographische Distanz (in km)
zwischen der modellierten Position und der beobachteten Position eines Eisbergs mit
¢; bezeichnet.

Zur Verwendung kommt der RMS-Fehler (root mean square error)

: (5.1)

welcher sich wegen der Division durch die Zahl der Beobachtungen N nur um eine
Konstante von dem [2-Fehler unterscheidet.

Zudem wird eine mittlere Abweichung bzw. der I'-Fehler durch

1 N
= e (5.2)
N t=1

berechnet.

In Anlehnung an Keghouche et al. [2009] kénnen die bei der Eisbergdriftmodellierung
auftretenden Abweichungen ¢, fiir ¢ = 1,..., N mit linear abfallenden Faktoren

NN—-1,N—-2.. .1

gewichtet werden. Wird anschlieend durch die Summe dieser Faktoren geteilt, welche
der Summe der ersten N natiirlichen Zahlen

N(N +1)
2

entspricht, so kann eine gewichtete mittlere Abweichung tiber

7N(NQ+ OV~ e (5.3)

t=1

berechnet werden.
Schon kleine Abweichungen sorgen dafiir, dass die simulierte und die beobachtete Boje
anderen aufleren Antrieben ausgesetzt sind. Diese Abweichungen nehmen mit der Zeit
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zu, da der Unterschied der wirkenden Einfliisse immer grofler wird. Durch die gewich-
tete mittlere Abweichung kann der Einfluss dieses Effektes bei der Berechnung eines
Fehlers verringert werden.

Auf der Grundlage der drei definierten FehlermaBe (5.1)-(5.3) ist in Tabelle 5.3 die
Abweichung zwischen den Modellergebnissen und den Beobachtungsdaten angegeben.

Tabelle 5.3: Abweichungen des Referenzmodells von der Beobachtung iiber die gesamte Dauer der

Drift.
Modell Boje ‘ RMS-Fehler [km| mittl. Fehler [km]| gewichteter mittl. Fehler [km]
IB1 9803 233.5575 184.2816 103.9895
1B2 9802 162.4523 145.9391 107.1768
IB3 9835 55.9445 51.3390 40.4595
1B4 9665 842.4917 743.2428 522.3053
1B5 9782 901.4182 783.3584 531.5255
1B6 9834 804.4191 683.7601 446.5956
1B7 9667 477.4810 444.5813 370.1237
1B8 9831 242.6168 224.2814 197.2462
1B9 9781 239.0201 191.4516 133.7014
1IB10 8069 537.8953 478.5854 374.8302
IB11 9832 77.9907 74.7513 76.6146
1B12 8057 280.5316 257.5977 277.7372

Bei den teilweise recht hohen Abweichungen sind unter anderem folgende Dinge zu
beachten:

e Der mit der ARGOS Boje 9665 ausgestattete Eisberg war die meiste Zeit der
Drift auf Grund gelaufen, daher die hohe Abweichung zu IB4. Zu Beginn kann
das Modell die beobachtete Drift reproduzieren.

e Die Eisberge IB5 und IB6 verlassen entgegen der Beobachtung die Kiiste nicht.
Dies wird in den Variationslaufen weiter untersucht.

e Die Modelleisberge werden iiber lange Zeitraume simuliert, um das Modell auf
die Fahigkeit zur Wiedergabe der charakteristischen Drift von Eisbergen im Wed-
dellmeer zu untersuchen.

Auf kurzen Zeitskalen liefert das Eisbergmodell unter den gewahlten Einstellungen die
im Folgenden beschriebenen Ergebnisse.

Die geographischen Distanzen e; zwischen den modellierten und den beobachteten Po-
sitionen sind in Abbildung 5.14 fiir die ersten Tage der jeweiligen Drift dargestellt.
Die Abweichung des Eisbergs IB12 ist nicht gezeigt. Hier findet in den vorliegenden Da-
ten innerhalb von nur drei Stunden ein grofler Sprung von mehr als 2° geographischer
Lange statt
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lat lon date time
-70.579 -8.158 1-3-99 15:00
-70.365 -10.233 1-3-99 18:00 ,

der nicht mit realistischen Eisberggeschwindigkeiten erklart werden kann. Es liegen
vermutlich fehlerhafte Daten vor. Dies wurde erst spét erkannt, daher wird der Eisberg
IB12 nachfolgend weiterhin von derselben Position gestartet, bei Darstellungen wie in
Abbildung 5.14 aber vernachlassigt.
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Abbildung 5.14: Abweichung der Modelleisberge IB1 bis IB11 von der Beobachtung in den ersten 23
Tagen (~ 550 h) der jeweiligen Drift. Die rote Linie zeigt die mittlere Abweichung
des Eisbergensembles.

Wie die Abbildung 5.14 zeigt, liegt die mittlere Abweichung der Eisberge IB1 bis IB11
zur beobachteten Position nach 10 Tagen bei knapp unter 50 km. Nach 100 Stunden
liegt die mittlere Abweichung gar noch unter 25 km.

In ihrer Modellstudie arktische Eisberge betreffend kommen Brostrom et al. [2009]
auf eine mittlere Abweichung von 35 km nach bereits 72 Stunden. Diese Werte sind
natirlich nicht direkt mit den hier ermittelten Abweichungen zu vergleichen, dennoch
erscheinen die hier berechneten Werte vielversprechend.
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Der Abbildung ist ebenfalls zu entnehmen, dass die meisten modellierten Eisberge we-
sentlich bessere individuelle Abweichungen als die mittlere Abweichung des Eisbergen-
sembles aufweisen; nur drei Eisberge zeigen nach 550 Stunden eine groBere Abweichung
als die Ensembleabweichung. Die beste Ubereinstimmung mit der Beobachtung nach
etwa 550 Stunden zeigt IB10, gefolgt von IB9, 1B11, IB3, IB8, IB1, IB7 und 1B4.
Oberhalb der mittleren Abweichung des Eisbergensembles nach 550 Stunden liegen die
Eisberge IB6, IB5 und IB2, der die grofite Abweichung aufweist.

Die Abbildung 5.14 illustriert zudem, dass sich die Abweichung zur Beobachtung mit
der Zeit verringern kann.

5.2 Variationslaufe

Es werden nun die Einfliisse der einzelnen Antriebsterme auf die Eisbergdrift unter-
sucht. Dazu wird jeweils ein Term ausgeschaltet bzw. variiert und die resultierende
simulierte Drift mit den Simulationsergebnissen des Referenzmodells, die in Abschnitt
5.1.2 dargestellt sind, verglichen.

Abbildung 5.15: Dargestellt sind die mit dem Referenzmodell erhaltenen Simulationsergebnisse al-
ler zwélf modellierten Eisberge.

Um eine kompaktere Darstellung als in Abschnitt 5.1.2 erreichen zu kénnen, wird die
Auswertung graphisch anhand von Uberblicken iiber alle zwolf Eisberge durchgefiihrt.
Die Effekte der einzelnen Antriebsterme sind in dieser Weise gut zu erkennen. Zum
Vergleich dient die Abbildung 5.15, die einen Uberblick der Simulationsergebnisse des
Referenzmodells aus Abschnitt 5.1.2 zeigt. Die beobachteten Eisbergtrajektorien sind
grau dargestellt.
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Bei deutlichen Auswirkungen auf einzelne Eisberge wird vereinzelt auch ein quantita-
tiver Fehler angegeben oder ein vergroflerter Ausschnitt der interessierenden Region
gezeigt.
Es sei angemerkt, dass im Laufe der Entwicklung des Eisbergmodells eine Vielzahl an
Testlaufen durchgefithrt wurde, von denen an dieser Stelle nur einige angefiihrt werden
konnen.

5.2.1 Einfluss der Oberflachenkrafte

Zunachst werden die Schubspannungen durch Ozean, Wind und Meereis untersucht.
Da diese Terme nur auf die Oberflachen eines Eisbergs wirken, werden diese auch als
Oberflichenkrafte bezeichnet. Die restlichen beiden Terme, die eine Proportionalitat
zur Masse des Eisbergs aufweisen, sind die Corioliskraft und die Hangabtriebskraft.

Diese konnen als Volumenkrdfte zusammengefasst werden und sind Gegenstand von
Abschnitt 5.2.2.

Ozeanische Schubspannung
Wird die ozeanische Schubspannung
F, = (% CoprO + Cdoprskin,o) ||uo — u||(uo — 11)

(siche Gleichung (3.13)) aus der Impulsbilanz entfernt, so ist kein Reibunggsterm vor-
handen, der die simulierte Bewegung der Eisberge ausreichend bremsen konnte.

oW 20°w

Abbildung 5.16: Dargestellt sind die Simulationsergebnisse aller zwélf modellierten Eisberge mit
im Vergleich zum Referenzmodell deaktivierter ozeanischer Schubspannung.

Angetrieben durch den Wind bewegen sich die Eisberge daher sehr schnell und werden
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nur an der Kiiste gestoppt. Insbesondere die auf dem Nullmeridian gestarteten Eis-
berge sind wesentlich vom Ozean beeinflusst. In Abbildung 5.16 ist das beschriebene
Verhalten dargestellt.

Um den Einfluss des Antriebs durch den Ozean genauer untersuchen zu konnen, wird
nun die Ozeangeschwindigkeit u, auf 0 m/s gesetzt. Ein Eisberg erfahrt daher keinen
Antrieb mehr aufgrund der Ozeanstréomung, kann durch den Ozean aber weiterhin ge-
bremst werden.

Abbildung 5.17: Dargestellt sind die Simulationsergebnisse aller zwélf modellierten Eisberge mit
u, = 0 m/s im Vergleich zum Referenzmodell.

Wie der Abbildung 5.17 zu entnehmen ist, ist das Modellergebnis bei deaktivierter
Ozeangeschwindigkeit erstaunlich gut. Die nahe der Neumayer-Station im Januar 1999
gestarteten Eisberge IB4, IB5 und IB6 verlassen nun sogar entsprechend der Beobach-
tungen die Kiiste zwischen 20° und 30° W. Der zuletzt in diesem Bereich gestartete
Eisberg IB12 (1. Mérz 1999) zeigt hingegen ein anderes Verhalten als diese drei Eisber-
ge und verweilt langer an der Kiiste, ahnlich wie die beobachtete Eisbergtrajektorie.
Die Drift der Eisberge IB1 und IB3, welche auf dem Nullmeridian gestartet wurden,
verlauft nun auf der beobachteten Trajektorie, allerdings sind diese Eisberge im Ver-
gleich mit der Beobachtung zu langsam. Insbesondere 1B1 legt nur etwa die Halfte der
beobachteten Strecke zurtick.

Die Eisberge, welche entlang der antarktischen Halbinsel driften, sind ohne Beriicksich-
tigung der von FESOM berechneten Ozeangeschwindigkeit u, mit Ausnahme von 1B10
und IB11 zu langsam und driften — unter Einfluss des Windes — frither nach Osten.
Wie nach der Beschreibung der Simulationsergebnisse des Referenzmodells zu erwar-
ten, zeigen die Trajektorien der grofiten hier simulierten Eisberge IB11 und IB2 wenig
Veranderung nach Variation des ozeanischen Schubspannungsterms, da diese starker
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von den Volumenkraften beeinflusst werden.

Insgesamt lassen die bisherigen Simulationen den Schluss zu, dass die Bremsreibung
mit dem Ozean den Grofiteil der ozeanischen Schubspannung ausmacht.

Die von FESOM simulierte Ozeanstromung, welche den Antrieb der ozeanischen Schub-
spannung darstellt, zeigt aber {iber lange Zeitskalen ihren Einfluss:

e Die Eisberge 1B4 bis IB6 sowie IB12 werden bei Berticksichtigung der Ozeange-
schwindigkeit u, iber den gesamten Verlauf der Drift naher an der Kiiste gehalten
und verlassen diese zwischen 20° und 30° W nicht und

e die restlichen Eisberge sind zumeist schneller.

Zuletzt wird nun der form drag coefficient C, verdoppelt, es wird also
c,=17

verwendet. In Abbildung 5.18 sind die Auswirkungen eines erhohten Koeffizienten dar-
gestellt. Eine Anderung des skin drag coefficient Cy, zeigt keine grofien Verdnderungen.

Abbildung 5.18: Dargestellt sind die Simulationsergebnisse aller zwélf modellierten Eisberge mit

einem im Vergleich zum Referenzmodell doppelt so hohen form drag coefficient
C,=1.7.

Im Folgenden wird die Windschubspannung untersucht, um die hier gewonnenen Er-
kenntnisse besser einordnen zu kénnen.
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Windschubspannung

Wird die Windschubspannung
F,= (% CapaAa + CdapaAskz‘n,a) ||ua - ll||(lla - u)

(sieche Gleichung (3.14)) aus der Impulsbilanz entfernt, so fehlt einer der wichtigsten
Antriebsterme, wie die Abbildung 5.19 zeigt. Die Lénge der simulierten Trajektorien

20°w

Abbildung 5.19: Dargestellt sind die Simulationsergebnisse aller zwélf modellierten Eisberge mit
einer im Vergleich zum Referenzmodell deaktivierten Windschubspannung.

ist meist stark verkiirzt, da die Eisberge wesentlich langsamer als in den Simulationen
des Referenzmodells driften.

Zudem driftet IB7 — unter dem Einfluss des ozeanischen Antriebs und der Hangab-
triebskraft — in die entgegengesetzte Richtung. Das Jahresmittel der iiber die ersten
190m gemittelten Ozeangeschwindigkeit des Jahres 1999 (siche Abbildung 2.1) zeigt in
diesem Bereich nach Osten gerichtete Stromungen.

Gut zu erkennen ist die nahezu unveranderte Drift des grofiten simulierten Eisbergs
IB11. Hier zeigt sich erneut, dass der wesentliche Einfluss auf grofie Tafeleisberge von
der Hangabtriebskraft und der Corioliskraft ausgeiibt wird. Variationen der Ober-
flachenkrafte zeigen bei grofien Tafeleisbergen nur geringe Auswirkungen auf die mo-
dellierte Drift.

Unter einem erhéhten Einfluss des Windes, welcher durch einen im Vergleich zum
Referenzmodell doppelt so hohen form drag coefficient

C, =08
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erreicht wird, zeigen die Eisberge eine erhchte Geschwindigkeit. Der Eisberg IB1, wel-
cher auf dem Nullmeridian gestartet wurde, liegt nun naher an der beobachteten Tra-
jektorie und weist eine langere Driftstrecke auf, wie Abbildung 5.20 zu entnehmen ist.

o\ 20°w

Abbildung 5.20: Dargestellt sind die Simulationsergebnisse aller zwélf modellierten Eisberge mit
einem im Vergleich zum Referenzmodell doppelt so hohen form drag coefficient

C,=038.

Die nahe der Neumayer-Station gestarteten Eisberge 1B4 bis IB6 sowie 1B12 zeigen
auch nach Erhchen des Windeinflusses keine wesentliche Veranderung.

Schubspannung des Meereises

Ist ein Eisberg von Meereis "umstrémt”, so wirkt nach Gleichung (3.20) eine Schub-
spannung
F; =1 CipiA; ||w; —ul|(w; —u) ,

im Fall der "freien” Eisbergdrift gilt hingegen F; = 0. Wird diese Schubspannung aus
der Impulsbilanz der Eisberge entfernt, so ist nur eine sehr geringe Veranderung im
Vergleich zur Simulation des Referenzmodells festzustellen.

Den groiten Einfluss iibt das Meereis auf Eisberge aus, wenn diese im Meereis ”ein-
gefroren” sind. Dieser Vorgang wird in Abschnitt 5.3.3 fiir die zwolf hier simulierten
Eisberge untersucht. Eine kurze Darstellung dieses Einflusses auf einen grofien Tafeleis-
berg folgt in Kapitel 6.
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5.2.2 Einfluss der Volumenkrafte

Nachdem im vorigen Abschnitt die Oberflichenkréfte variiert wurden, werden in die-
sem Abschnitt die Volumenkrafte, welche auf den gesamten Eisberg wirken und daher
proportional zur Masse des Eisbergs sind, untersucht. Dies sind die Corioliskraft und
die Hangabtriebskraft aufgrund einer Neigung der Meeresoberflache.

Corioliskraft

Wird die Corioliskraft (siche Gleichung (3.2))

e ()

aus der Impulsbilanz der Eisberge entfernt, so hat dies starke Auswirkungen, wie Ab-
bildung 5.21 veranschaulicht.

Abbildung 5.21: Dargestellt sind die Simulationsergebnisse aller zwélf modellierten Eisberge mit
einer im Vergleich zum Referenzmodell deaktivierten Corioliskraft.

Die Eisberge 1B4 bis IB6 sowie IB12 folgen dem Windgeschwindigkeitsfeld (siehe da-
zu Abbildung 2.3) und verlassen die Kiiste direkt. Die Corioliskraft ist die essentielle
Komponente bei der beobachteten kiistennahen Drift dieser Eisberge.

Auch bei den Eisbergen IB7 bis IB11, die bei ca. 75° S starten, ist der fehlende lenkende
Einfluss der Corioliskraft zu erkennen.

Die Abbildung 5.22 zeigt einen vergréferten Ausschnitt der Eisberge IB1 bis IB3. Die
fehlende Ablenkung nach links aufgrund des fehlenden Einflusses der Corioliskraft ist
bei den Eisbergen IB1 und IB3 offensichtlich. Interessant ist die bisher beste Uber-
einstimmung des — im Vergleich zu IB1 und IB3 — grofleren Eisbergs IB2 mit der
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o 5°E 10°E 150E

Abbildung 5.22: Dargestellt sind die Simulationsergebnisse der Eisberge IB1 bis IB3 mit einer im
Vergleich zum Referenzmodell deaktivierten Corioliskraft.

Beobachtung. Sowohl Richtung, Lénge als auch Gestalt der Drift sind wesentlich bes-
ser wiedergegeben als im Referenzmodell (vgl. Abbildung 5.2). In Tabelle 5.4 ist diese
Beobachtung quantitativ erfasst. Offenbar fehlen in den Simulationen des Eisbergs B2

Tabelle 5.4: Abweichungen der simulierten Trajektorie von IB2 von der Beobachtung iiber die ge-
samte Dauer der Drift. Dargestellt ist die Abweichung der Referenzsimulation sowie die
Abweichung der Simulation mit deaktivierter Corioliskraft.

Modell Boje | RMS [km] mittl. Fehler km] gewicht. mittl. Fehler [km]
IB2 9802 162.4523 145.9391 107.1768
(Referenz)

IB2 9802 69.1603 64.5034 54.1067

(0. Coriolis)

eine oder mehrere dem Corioliseffekt entgegenwirkende Krafte.

Ein Kandidat hierfiir ist z.B. die Hangabtriebskraft. Die Neigung der Meeresoberfliache
ist in den FESOM-Simulationen (in dieser Region) moglicherweise unterschétzt.
Wihrend die Volumenkréafte bei der Modellierung der Dynamik von Meereis aber von
geringerer Bedeutung gegeniiber den Oberflichenkriften sind [Harder, 1996], nimmt
die Bedeutung der Volumenkrafte bei Eisbergen mit der Grofle zu, bis sich bei grofien
Tafeleisbergen die Bedeutung der beiden Einfliisse sogar umkehrt. Eine unterschétzte
Hangabtriebskraft hat daher auf Simulationen dieser Eisberge grofien Einfluss, wahrend
die Auswirkungen auf die Simulation der Meereisbedeckung geringer sind.

Auch ist nicht auszuschliefen, dass dem Eisbergmodell ein wichtiger physikalischer
Prozess fehlen konnte, der erst bei grofen Tafeleisbergen von Bedeutung ist (siehe da-
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zu Kapitel 7). Zudem stellt die Modellierung von Eisbergen als Punktmasse eine Feh-
lerquelle dar. Diese Annahme ist bei Eisbergen mit grofier horizontaler Ausdehnung
moglicherweise nicht mehr haltbar.

Neigung der Meeresoberflache

Wird die Hangabtriebskraft aufgrund einer Neigung der Meeresoberfliche (siehe Glei-
chung (3.10))

F,=—-MgVn

in der Impulsbilanz der Eisberge vernachlassigt, so hat dies starke Auswirkungen auf
die modellierten Eisberge, wie Abbildung 5.23 veranschaulicht.

Abbildung 5.23: Dargestellt sind die Simulationsergebnisse aller zwélf modellierten Eisberge mit
einer im Vergleich zum Referenzmodell deaktivierten Hangabtriebskraft.

Tabelle 5.5: Abweichungen der simulierten Trajektorie von IB11 von der Beobachtung iiber die
gesamte Dauer der Drift. Dargestellt ist die Abweichung der Referenzsimulation sowie
die Abweichung der Simulation bei Vernachlédssigung der Neigung der Meeresoberfléche.

Modell Boje | RMS [km] mittl. Fehler [km] gewicht. mittl. Fehler [km]
IB11 9832 77.9907 74.7513 76.6146
(Referenz)

IB11 9832 | 326.6374 312.3919 262.1043

(0. Neigung)

Hervorzuheben ist, dass der Eisberg IB11, welcher der grofite hier modellierte Eisberg
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ist, durch Vernachlassigung der Hangabtriebskraft seinen wichtigsten Antriebsterm ver-
liert. Dies lasst sich der Tabelle 5.5 entnehmen.

Um die Sensitivitat der simulierten Eisbergdrifttrajektorien gegeniiber der von FE-
SOM berechneten Meeresoberflachenneigung besser einschatzen zu konnen, wird die
Neigung der Meeresoberflache testweise verdoppelt, wobei die Richtung des Gradien-
ten Vn erhalten bleibt. Das Ergebnis dieses Modelllaufes ist der Abbildung 5.24 zu

entnehmen.

Abbildung 5.24: Dargestellt sind die Simulationsergebnisse aller zwdlf modellierten Eisberge mit ei-
ner im Vergleich zum Referenzmodell verdoppelten Neigung der Meeresoberflache.

Die bisher auffalligste Anderung zeigen die Eisberge IB4 bis IB6 sowie IB12, welche
nahe der Neumayer-Station starten. Die simulierte Drift liegt nun wesentlich naher an
der beobachteten Drift, wobei die Eisberge IB4 bis IB6 die Kiiste zwischen 20° und 30°
W verlassen, wiahrend der Eisberg IB12, wie beobachtet, langer an der Kiiste bleibt.
Durch Anpassung der verschiedenen Schubspannungskoeffizienten kann dieses Verhal-
ten, wie in den vorigen Abschnitten gezeigt, nicht reproduziert werden.

Die Neigung der Meeresoberflache ist daher moglicherweise eine wichtige Komponente
bei der beobachteten Eigenschaft von Eisbergen, die Kiistenlinie zwischen 20° und 30°
W zu verlassen. Um genauere Aussagen treffen zu konnen, sollte die von FESOM pro-
gnostizierte Neigung der Meeresoberflache in Zukunft in fiir die Eisbergdrift kritischen
Regionen — wenn moglich — mit Messdaten verglichen werden. Eine durch Datenassi-
milation SSH-optimierte FEOM-Version [Skachko et al., 2008] besteht bereits, deren
berechnete Auslenkung der Meeresoberflache im Bereich des Weddellmeeres auch als
Vergleich dienen konnte. Der RMS-Fehler zwischen Modellergebnis und Daten konn-
te in dieser Version durch Datenassimilierung von 16 cm auf 2 cm verringert werden
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[Skachko et al., 2008].

Um auszuschlieBen, dass die in dieser Arbeit verwendete Glattung der Meeresober-
flachenneigung zu geringe Neigungen zur Folge hat, wurde auch eine Simulation mit
deaktivierter Glattung durchgefiihrt. Diese zeigt allerdings keine realistischeren Tra-
jektorien.

5.3 Erweiterung des Referenzmodells um zusatzliche
physikalische Prozesse

Das Referenzmodell wird nun jeweils einzeln um die anfanglich deaktivierten physika-
lischen Prozesse erweitert, um Aussagen iiber deren Wirkung treffen zu kénnen. Wie
zuvor ist der Einfluss jeder zuséatzlichen Parametrisierung auf die simulierte Eisbergdrift
graphisch anhand von Uberblicken iiber alle zwolf Eisberge dargestellt. Je nach Para-
metrisierung werden aber vereinzelt die auf einen Eisberg wirkenden (zusétzlichen)
Beschleunigungen oder auch Schmelzraten angegeben.

5.3.1 Wave radiation force

Wird das Referenzmodell um die Parametrisierung des Effektes von Oberflachenwellen
auf die Drift eines Eisbergs

1 a
F, = —,owgaQL u

4 |||

Abbildung 5.25: Dargestellt ist ein Uberblick iiber alle 12 modellierten Eisberge, der die Auswir-
kungen einer aktivierten wave radiation force zeigt.
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berge eine zusatzliche Abhangigkeit von der Windgeschwindigkeit u, auf. In Abbildung
5.25 ist der Einfluss dieser zusétzlichen Parametrisierung auf die Drift der Eisberge dar-
gestellt.

Der Effekt der zuséatzlichen Parametrisierung ist aufgrund ihrer biquadratischen Ab-
hangigkeit von der Windgeschwindigkeit u, stérker als beispielsweise der Effekt nach
Verdopplung des form drag coefficient C, der Atmosphare in Abschnitt 5.2.

Der Eisberg IB1 zeigt nach Einfithrung der wave radiation force einen langeren Drift-
weg als die Beobachtung. Da die simulierte Drifttrajektorie der Eisberge IB1 und IB3
aber auf der beobachteten Trajektorie liegt, erscheint die zusatzliche Parametrisierung
vielversprechend.

In Abbildung 5.26 sind exemplarisch die Beschleunigungen dargestellt, die der Eisberg
IB1 im ersten Monat der Drift erfahrt. Deutlich zu sehen ist die dominierende Balance

Beschleunigungen in zonaler Richtung

28. Tag 31. Tag

x 10 Beschleunigungen in meridionaler Richtung
\ \

I e =W = e .
ﬁ—
5 | L ! !
1. Tag 7. Tag 14. Tag 21. Tag 28. Tag 31. Tag
107 Absolutwert der Beschleunigungen

TT I I T
ocean form drag
ocean skin drag [
air form drag
air skin drag
ice drag

wave radiation i
— — —frozen

0 s R i - = f
1. Tag 7. Tag 14. Tag 21. Tag 28. Tag

Abbildung 5.26: Dargestellt sind die wirkenden Beschleunigungen auf IB1 im ersten Monat der
Drift.

zwischen dem form drag des Ozeans und der wave radiation force.

Aufgrund von starken Spriingen in den antreibenden Beschleunigungen sind numeri-
sche Oszillationen des form drags zu erkennen. Wie bereits in Abschnitt 3.2.4 erwéhnt,
fithren Martin und Adcroft [2010] unter anderem aus diesem Grund einen variablen
Koeffizienten C g < 0.12 ein.

100



5.3 Erweiterung des Referenzmodells um zusatzliche physikalische Prozesse

Auch hier erscheint die Verwendung eines zuséatzlichen Koeffizienten der wave radiation
force sinnvoll, um den sehr grofflen Einfluss des Windes zu begrenzen.

5.3.2 Schmelzen von Eisbergen

An dieser Stelle werden die in Abschnitt 3.3 eingefiithrten Schmelzraten M, und M, so-
wie die Erosionsrate M, angewendet, um mittels einfacher diagnostischer Gleichungen
das Schmelzen von Eisbergen parametrisieren zu konnen. Das Schmelzen der Eisberge
wird durch Anpassung der Eisbergdimensionen umgesetzt, wie es in Abschnitt 3.3.4
bereits beschrieben ist.

In Abbildung 5.27 ist die simulierte Drift der schmelzenden Eisberge dargestellt.

Abbildung 5.27: Dargestellt ist ein Uberblick iiber alle 12 modellierten Eisberge, der die simulierte
Drift bei aktiviertem Schmelzen zeigt.

Die simulierten Trajektorien zeigen keine grofien Verdnderungen im Vergleich mit der
Simulation des Referenzmodells. Da die Eisberge durch die Schmelz- und Erosionspro-
zesse an Masse verlieren, ist aber eine Verschiebung der Drift einiger Eisberge nach
rechts zu erkennen, da der Corioliseffekt geringer ist: Dies betrifft etwa den Eisberg
IB1 sowie die Eisberge IB8 und IB9, die nahe 75° S starten.

Von besonderem Interesse sind die modellierten Schmelzraten der Eisberge sowie deren
typische Groflenordnungen. Auf den folgenden beiden Seiten sind in Abbildung 5.28
die Schmelzraten der Eisberge IB1 bis IB6 angegeben. Der Abbildung 5.29 sind die
Schmelzraten der Eisberge IB7 bis IB12 zu entnehmen. Zu jedem Eisberg ist auflerdem
der Gesamtvolumenverlust in m?®/Tag angegeben.
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Abbildung 5.28: Dargestellt sind die verschiedenen Schmelzraten (jeweils links) in m/s sowie die
Volumenénderung in m?/ Tag (jeweils rechts) fiir die Eisberge IB1 bis IB6 iiber die
Dauer der gesamten modellierten Drift.
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Abbildung 5.29: Dargestellt sind die verschiedenen Schmelzraten (jeweils links) in m/s sowie die

Volumenénderung in m3/Tag (jeweils rechts) fiir die Eisberge IB7 bis IB12 iiber
die Dauer der gesamten modellierten Drift.
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Die Erosionsrate M, hat in den meisten Féllen den grofiten Einfluss, gefolgt von der
turbulenten Schmelzrate M, und der wesentlich kleineren Schmelzrate M,,.

Die Eisberge 1B4 bis IB6 sowie IB12, die nahe der Neumayer-Station starten, zeigen in
dem letzten Teil der Simulation jedoch hohere turbulente Schmelzraten als Erosionsra-
ten. Gegen Ende ihrer Drift geraten diese Eisberge in Regionen hoher Meereiskonzen-
trationen, sodass die Erosion aufgrund von Seegang stark gedampft wird.

Die Eisberge IB1 bis IB3 schmelzen noch vor Ende des Jahres 1999. IB1 ist bereits
nach etwa 65 Tagen geschmolzen, IB3 nach mehr als 160 Tagen und IB2 sogar erst
nach mehr als 210 Tagen. In den ersten 150 Tagen verliert Eisberg IB2 meist mehr als
2 - 10°m? pro Tag. Da die Eisberge gegen Ende ihrer Drift an Geschwindigkeit gewin-
nen, steigt hier auch die turbulente Schmelzrate, welche von der Relativgeschwindigkeit
zwischen Ozean und Eisberg abhéangt.

Die Erosionsraten im Falle der Eisberge IB7 und IBS8 steigen erst gegen Ende der
Drift an, wenn Regionen erreicht werden, in denen freie Drift aufgrund des zurticktre-
tenden Meereises stattfindet. Die Eisberge IB9, IB10 und IB11 driften im Vergleich
jedoch zu Beginn etwas naher an der antarktischen Halbinsel. Die prognostizierte Mee-
reiskonzentration entlang der Kiiste ist dort in der ersten Halfte der modellierten Drift
geringer, sodass die Erosion schon friiher einsetzt als bei den benachbarten Eisbergen
IB7 und IBS.

5.3.2.1 Stabilitatskriterium nach Weeks und Mellor [1978]

Die in Abschnitt 3.3.4 beschriebene Handhabung des Schmelzens hat zur Folge, dass
nach einiger Zeit saulenférmige Eisberge mit quadratischer Deckflache entstehen, da die
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Abbildung 5.30: Gezeigt ist die Abnahme der Héhe, Linge und des Volumens des Eisbergs IB1.

Lange der Eisberge durch Erosionsprozesse schneller abnimmt als deren Gesamthohe
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5.3 Erweiterung des Referenzmodells um zusatzliche physikalische Prozesse

aufgrund von turbulentem Schmelzen. Dieses Verhalten ist exemplarisch fiir den Eis-
berg IB1 in Abbildung 5.30 dargestellt.

Um hier ein realistischeres Verhalten zu erzielen, sollten Eisberge ab einem gewis-
sen Verhaltnis zwischen Lange und Gesamthohe zur Seite kippen konnen. Hierzu kann
das Stabilitdtskriterium von Weeks und Mellor [1978] genutzt werden. Demnach ist die
minimale Voraussetzung fiir eine stabile Lage des Fisbergs, dass

2

9.72H
gilt, wobei L und H die Lange und Gesamthohe des Eisbergs in m sind.

—0.099H —6m >0m

Ein Eisberg kann daher als instabil angesehen werden, falls

L <V0.92H? + 58.32H (5.4)

erfiillt ist. Dieses Kriterium wird beispielsweise auch von Bigg et al. [1997] oder Martin
und Adcroft [2010] verwendet.
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Abbildung 5.31: Die linke Abbildung zeigt, wie sich die Héhe des Eisbergs IB1 bei Verwendung
des Stabilitatskriteriums von Weeks und Mellor bis zum Ende seines Bestehens
kontinuierlich verringert. Die rechten beiden Abbildungen zeigen die modifizierten
Schmelzraten sowie die Volumenabnahme des FEisbergs IB1.

Ist Gleichung (5.4) erfiillt, wird die Hohe des Eisbergs auf die ehemalige Lange des
Eisbergs gesetzt, da angenommen wird, dass dieser gekippt ist. Zudem muss die neue
Lange so angepasst werden, dass eine Quaderform mit quadratischer Deckflache sowie
das Gesamtvolumen erhalten bleiben. Die Abbildung 5.31 zeigt, wie die Hohe des Eis-
bergs IB1 unter Benutzung des Stabilitétskriteriums von Weeks und Mellor [1978] nun
kontinuierlich abnimmt.

Es ist zudem zu beobachten, dass sich die Lebensdauer des Eisbergs aufgrund leicht
modifizierter Schmelzraten erhoht.
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5 Sensitivitatsstudien und Validierung des Eisbergmodells

5.3.2.2 Stranden von Eisbergen (grounding)

Dem Referenzmodell mit aktiviertem Schmelzen wird nun zusatzlich eine Parametri-
sierung des Strandens von Eisbergen in flachen Kiistengebieten hinzugefiigt.

Ein Eisberg, dessen Tiefgang die Meerestiefe an seiner aktuellen geographischen Po-
sition tberschreitet, wird stationar gehalten. Erst wenn der Eisberg durch die ther-
modynamischen Prozesse genug (am Boden) geschmolzen ist, wird eine neue Position
berechnet.

In Verbindung mit der Schmelzparametrisierung ergibt sich durch die Parametrisierung
des Strandens von Eisbergen damit eine einfache Moglichkeit, den Effekt der Topogra-
phie des Meeresbodens auf die Drift von Eisbergen zu studieren.

Da hier nur ein Eisberg (IB10) mit einer Gesamthohe von iiber 300 m modelliert wird
(sieche Tabelle 5.1), sind die beobachteten Auswirkungen eher gering. Erst bei groflen
Tiefgingen macht sich die zusétzliche Parametrisierung bemerkbar.

Der Abbildung 5.32 ist zu entnehmen, dass die simulierte Drift des Eisbergs IB10 durch

65°W 60°W 55%y

o (]—g)"W 50w

68°S

70°S

Abbildung 5.32: Gezeigt ist die durch die Topographie des Meeresbodens beeinflusste Drift von
IB10 (blau) sowie die unverdnderte Drift von IB11.

die zusétzliche Parametrisierung des Strandens von Eisbergen vom Startpunkt der Drift
aus bis etwa 70° S wesentlich nadher an der beobachteten Trajektorie liegt als die vom
Referenzmodell berechnete Trajektorie (vgl. Abbildung 5.10).

Die Simulation von Eisberg IB10, die mit dem Referenzmodell berechnet wurde, zeigt
hier zunachst einen siidlicheren Verlauf und verlauft spater ndher an der antarktischen
Halbinsel, d.h. in flacheren Regionen.
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5.3 Erweiterung des Referenzmodells um zusatzliche physikalische Prozesse

Bei der Modellierung von Eisbergen mit groflem Tiefgang sollte die hier vorgestell-
te Parametrisierung des Strandens von Eisbergen in flachen Kiistengebieten verwendet
werden. Zusammen mit der Schmelzparametrisierung ergibt sich zudem eine einfache
Moglichkeit, Eisberge gemafl ihres Tiefgangs der Meeresbodentopographie folgen zu
lassen.

5.3.3 Einfrieren von Eisbergen im Meereis

In diesem Abschnitt wird der Einfluss der Parametrisierung des Einfrierens von Eis-
bergen im Meereis untersucht. Der numerische Umgang mit diesem Term ist in Punkt

4.4.3 beschrieben.
Falls ausreichende Meereiskonzentrationen A bzw. Eisharten P vorliegen, d.h. falls

A >90% und P > P,

gilt, so bewegt sich der Eisberg mit der Meereisdriftgeschwindigkeit.

Aufgrund der Verwendung einer Regimefunktion setzt der Einfluss des Meereises schon
in geringerem Mafe bei kleineren Werten von 86% bzw. P, — 3000 N/m ein, was bei
der Wahl des Schwellenwertes P, zu beachten ist.

P_=3000
S

P, = 13000
45°W 30°w
o

Abbildung 5.33: Dargestellt sind die simulierten Trajektorien der Eisberge IB1 bis IB12 fiir ver-
schiedene Schwellenwerte Ps.
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5 Sensitivitatsstudien und Validierung des Eisbergmodells

In Testlaufen wird nun eine Reihe von Schwellenwerten P, auf ihre Eignung zur Mo-
dellierung der Eisbergdrift untersucht.

Lichey und Hellmer [2001] verwenden einen Wert von P; = 13000 N/m. Neben diesem
werden hier die Werte 3000 N/m, 8000 N/m sowie 16000 N/m untersucht. Die sich
jeweils ergebende simulierte Drift ist der Abbildung 5.33 zu entnehmen.

Zunéachst ist festzuhalten, dass in den durchgefiihrten Simulationen das Meereis einen
eher bremsenden Einfluss auf die simulierte Drift der nahe 75°S startenden Eisberge
ausiibt. Bei hohen Schwellenwerten von iiber Py = 13000 N/m &hneln die Trajektorien
den Simulationen des Referenzmodells ohne Parametrisierung des Einfrierens von KEis-
bergen.

Die nahe der Neumayer-Station gestarteten Eisberge andern ihre Drift unter dem Ein-
fluss des Meereises kaum. Die Meereisdriftgeschwindigkeit weist hier ahnliche Richtun-
gen auf wie die mit dem Referenzmodell modellierten Eisberggeschwindigkeiten.

In den Simulationen von Lichey und Hellmer [2001], die einen wesentlich grofieren
Tafeleisberg modellieren, ist das Einfrieren von Eisbergen im Meereis der wesentliche
Antrieb. Dieser Punkt wird in Kapitel 6 noch einmal aufgegriffen.

Bei den hier modellierten kleineren Eisbergen fallt der Einfluss der Parametrisierung
des Einfrierens von Eisbergen im Meereis allerdings geringer aus.

Ein lenkender Einfluss des Meereises auf den Eisberg IB9 ist allerdings zu erkennen.
Dieser erreicht in den Simulationen mit Schwellenwerten von P; = 13000 N/m bzw.

O
60°W Sow 40°w

20’s

Abbildung 5.34: Gezeigt werden die modellierte Drift der Eisberge IBS und IB9 unter Benutzung
des Schwellenwertes P; = 13000 N/m sowie die beobachteten Positionen der AR-
GOS Bojen.
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16000 N/m die Spitze der antarktischen Halbinsel, wihrend das Referenzmodell eine
bereits frither nach Osten weisende Drift prognostiziert.

Werden nicht nur die bis zum 31.12.1999 beobachteten Positionen der entsprechen-
den ARGOS Boje 9781 betrachtet, sondern alle aufgezeichneten Positionen bis zum
25.12.2000 (siehe Tabelle 5.1), so zeigt sich, dass die simulierte Drift des Eisbergs IB9
in guter Ubereinstimmung mit dem — allerdings erst spiiter — beobachteten Verhalten
steht. In Abbildung 5.34 ist zur Verdeutlichung ein vergroflerter Ausschnitt der model-
lierten Drift von IB9 (und IB8) unter Benutzung des Schwellenwertes P; = 13000 N/m
gezeigt. Wahrend der Eisberg IB8 auch unter dem Einfluss des Meereises weiter wie die
ARGOS Boje 9831 nach Osten driftet, so driftet IB9 unter dem Einfluss des Meereises
bis zur Spitze der antarktischen Halbinsel, ahnlich wie es die ARGOS Boje 9781 zu
einem spateren Zeitpunkt zeigt.

Um einen Eindruck davon zu bekommen, tiber welche Zeitraume des Jahres 1999 der

simulierte Eisberg IB9 im Meereis eingefroren ist, zeigt die Abbildung 5.35 die entlang
der simulierten Trajektorie vorherrschenden Meereisharten P.

x10*

N/m

15F 7

0 2000 4000 6000 8000 10000 12000
Zeitschritt (jeweils 45 min)

Abbildung 5.35: Gezeigt ist die Meereishéirte P entlang der simulierten Drift von IB9.

Zudem ist der verwendete Schwellenwert P, dargestellt. Wie deutlich zu erkennen ist,
steigt die Meereisharte oft stark an, fallt danach aber auch wieder schnell. Um eine
Ubergangszone zu erreichen, in der der Einfluss der Parametrisierung des Einfrierens
von Eisbergen im Meereis kontinuierlich zu- bzw. abnimmt, ist daher ein zunachst hoch
erscheinender Wert von 3000 N/m gewahlt worden.

Zwischen Zeitschritt 2500 und Zeitschritt 3000 sind erstmals Meereisharten erreicht,
die zum Einfrieren des Eisbergs IB9 ausreichen.
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Beschleunigungen in zonaler Richtung
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Abbildung 5.36: Gezeigt sind die auf IB9 wirkenden Beschleunigungen fiir den Zeitraum, in dem
der Einfluss des Meereises beginnt.

In Abbildung 5.36 sind die auf den Eisberg IB9 wirkenden Beschleunigungen fiir den
Zeitraum dargestellt, in dem der Einfluss des Meereises einsetzt. Da hier keine Be-
schleunigungen des Meereises berechnet werden, ist nur der Wert der Regimefunktion
0 < r(A,P) <1 aus Abschnitt 4.4.3 gezeigt, um den qualitativen Einfluss des Mee-
reises abschétzen zu konnen. Dieser hier ” frozen” genannte Wert ist in der Abbildung
mit dem Faktor 10~° skaliert, um dieselbe GroBenordnung zu erreichen.

Gilt also frozen = 107°, so driftet der Eisberg mit der Meereisdriftgeschwindigkeit;
falls frozen = 0 zutrifft, kann das Meereis den Eisberg aufgrund zu geringer Mee-
reiskonzentration bzw. -harte nicht einfrieren. Zwischen Zeitschritt 3500 und 4000 ist
gut zu erkennen, wie der Einfluss des Meereises kontinuierlich abnimmt, was durch die
Regimefunktion erreicht wird.

Zu den anderen Zeitpunkten nimmt der Einfluss der Parametrisierung des Einfrierens
von Eisbergen in Meereis innerhalb weniger Zeitschritte zu bzw. ab und ist daher schwer
zu erkennen.
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5.3 Erweiterung des Referenzmodells um zusatzliche physikalische Prozesse

Der von Lichey und Hellmer [2001] gegebene Wert P, = 13000 N/m erweist sich auch
hier als sinnvolle Wahl. Zur Modellierung individueller Eisbergtrajektorien ist aber eine
Anpassung erforderlich.

5.3.4 Einfluss der Gezeiten (Tidenhub)

Abschlieflend soll in diesem Kapitel der Einfluss der Tiden auf die Eisbergdrift auf
einfache Art und Weise untersucht werden. Aufgrund der in den vorigen Abschnitten
aufgezeigten Sensitivitat der simulierten Eisbergtrajektorien — insbesondere Trajekto-
rien grofer Tafeleisberge — gegeniiber Anderungen der Neigung der Meeresoberflache
wird hier nur die zusatzliche Variabilitat der Neigung der Meeresoberflache aufgrund
der Gezeiten betrachtet. Die Variabilitat der Ozeanstromungen wird vernachlassigt.

Ist die zusétzliche Auslenkung 74.s der Meeresoberfliche aufgrund der Gezeiten be-
kannt, so kann eine modifizierte Hangabtriebskraft (siche Gleichung (3.10)) iiber

FP = _M9V<77 + ntides)

berechnet werden.

Da FESOM den Effekt der Gezeiten nicht beachtet, werden zur Bestimmung von
Niides €xterne Modelldaten verwendet. Die Daten entstammen dem TPXO7.14-Modell
[Egbert & Erofeeva, 2002]. Diese konnen auf das hier verwendete Rechengitter inter-
poliert und in jedem Zeitschritt aktualisiert werden.

1.5

40°N

0°

40°S

80°S | L 0
100°W 0° 100°E

Abbildung 5.37: Dargestellt ist die Amplitude der Mo sea surface height [m], welche von TPXO7.1
berechnet wurde.

“http://polaris.esr.org/ptm_index.html [Stand: Juni 2011]
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Die zusatzliche Neigung der Meeresoberfliche wird nur fiir das Eisbergmodell be-
nutzt. Der Einfluss der Gezeiten setzt sich aus mehreren Bestandteilen (mit verschie-
denen Amplituden) zusammen, die z.B. mit M2, S2, K1 oder O1 bezeichnet sind
[Egbert & Erofeeva, 2002] und sich iiberlagern.

Die oft grofite Komponente M2 steht in Zusammenhang mit dem Einfluss des Mondes.
Deren Amplitude ist in Abbildung 5.37 gezeigt und ist auch im Bereich des Weddell-
meeres von nicht zu vernachlassigender Groflenordnung.

Unter Benutzung der modifizierten Hangabtriebskraft ergibt sich auf den ersten Blick
eine gegeniiber der Simulation des Referenzmodells nur wenig veranderte Drift. Finzig
der Eisberg IB10 zeigt einen langeren Driftweg.

Bei genauer Betrachtung zeigt sich jedoch, dass der grofite der zwolf hier modellierten
Eisberge, Eisberg IB11, oszillatorische Bewegungen aufgrund der Variabilitat der Nei-
gung der Meeresoberfliche um die urspriinglich berechnete Trajektorie ausfiihrt. Die
simulierten Trajektorien weisen hinsichtlich Linge und Richtung ansonsten grofic Ahn-
lichkeit auf. Aufgrund der spiralformigen Bewegung entlang der antarktischen Halbinsel
legt der Eisberg IB11 auf seinem Weg aber im gleichen Zeitraum mehr Strecke zuriick.
Daher ist er im Vergleich mit der Referenzsimulation (siche Abbildung 5.13) wesentlich
schneller, wie Abbildung 5.38 zu entnehmen ist.
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Abbildung 5.38: Die Darstellung zeigt die modellierte Geschwindigkeitsverteilung des Eisbergs
IB11, der bei ca. 75° S gestartet ist, unter dem Einfluss der Gezeiten.

Dieser hohe Geschwindigkeitszuwachs rithrt von wesentlich hoheren Beschleunigungen
her, welche zur Verdeutlichung in Abbildung 5.39 gegeben sind. Der dominante Einfluss
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Abbildung 5.39: Die Darstellung zeigt die auf IB11 im ersten Monat der Drift wirkenden Beschleu-
nigungen unter dem FEinfluss der Gezeiten.

der von den Gezeiten beeinflussten Hangabtriebskraft ist deutlich zu erkennen.

Zusammengefasst lasst sich sagen, dass der Einfluss der Gezeiten auf die modellier-
te Drift der Eisberge auf langen Zeitskalen als gering einzuschétzen ist. Auf kurzen
Zeitskalen ist die Drift — insbesondere von grofien Eisbergen wie IB11 — aber wesent-

lich von Spiralbewegungen

aufgrund der Gezeiten gepragt.

Bei Vernachlassigung der Gezeiten weist der Eisberg IB11 deutlich niedrigere Geschwin-
digkeiten auf, was Einfluss auf die Berechnung der turbulenten Schmelzrate hat. Bei
Vernachlassigung der Tiden wird diese moglicherweise stark unterschatzt.
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6 Satellitengestitzte Verfolgung von
Eisbergen

Dieses Kapitel zeigt erste Ergebnisse einer weiteren Anwendung des in dieser Arbeit ent-
wickelten Eisbergmodells am Alfred-Wegener-Institut fiir Polar- und Meeresforschung
in Bremerhaven.

Zur genaueren Bestimmung der Massenbilanz des antarktischen FEisschildes werden
am Alfred-Wegener-Institut Anstrengungen unternommen, Eisberge per automatischer
Detektion in Radarsatellitenbildern erkennen zu konnen. Durch Berechnung der Ober-
flache der Eisberge in den Satellitenbildern und Abschétzung ihrer Dicke soll der Bei-
trag von Eisbergen an der Massenbilanz des antarktischen Eisschildes genauer beziffert
werden [Wesche & Dierking, 2010].

Das manuelle Verfolgen von Eisbergen anhand von Satellitenbildern gestaltet sich sehr
mithsam. Insbesondere kleinere Eisberge, die im Gegensatz zu grofien Tafeleisbergen
keine charakteristische Form aufweisen, sind schwer voneinander zu unterscheiden.
Da zwischen Satellitenbildern derselben Region typischerweise zeitliche Liicken auftre-
ten, konnte das Fisbergdriftmodell eine erste Schatzung abgeben, in welchem Bereich
der verfolgte Eisberg zu finden ist. Auflerdem wére eine Riickverfolgung des betrach-
teten Eisbergs zum Kalbungsort mithilfe des Driftmodells wiinschenswert, um genaue-
re Aussagen zur Dicke des Eisbergs iiber Hoheninformationen des Eisschelfgebietes
treffen zu konnen [Wesche & Dierking, 2010]. Dies wiirde auch die Genauigkeit der
Abschatzung des Anteils von Eisbergen an der Massenbilanz des antarktischen Eis-
schildes erhohen.

Der Nutzen eines Eisbergmodells fiir die oben genannten Zwecke wird unter Beteili-
gung des Verfassers in Zukunft untersucht werden.

Nachfolgend sind erste Simulationen eines sehr grofien Tafeleisbergs gezeigt, die von Dr.
Christine Wesche (AWI) mit dem in dieser Arbeit vorgestellten Eisbergmodell durch-
gefiihrt und mit manuell bestimmten Satellitendaten verglichen wurden.

Tabelle 6.1: In der Tabelle sind die Dimensionen und die Masse des Eisbergs D18 gegeben. Zudem
sind die Angriffsflichen des form drag und des skin drag durch Ozean und Atmosphére
aufgefiihrt.

Aq [km?]
1.04

Askin [ka]

Mittl. Lange [m] | Dicke [m] | Masse M [kg] | A, [km?]
392.04

19800 304 1.01- 10" 4.98
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Bei dem Eisberg handelt es sich um den Eisberg D18, dessen Dimensionen in Tabelle
6.1 gegeben sind. Dieser ist wesentlich grofler als die im vorigen Kapitel modellierten
zwolf Eisberge.

Das hier benutzte Eisbergmodell entspricht dem Referenzmodell mit aktivierter Schmelz-
parametrisierung. Die Parametrisierung des Einfrierens von Eisbergen im Meereis ist
zunachst deaktiviert.

In Abbildung 6.1 sind neben den im Jahr 2006 beobachteten Positionen von D18 die
erhaltenen Simulationsergebnisse dargestellt. Im Hintergrund der Darstellung ist die
Bodentopographie nach dem RTopo Datensatz [Timmermann et al., 2010] gezeigt.

A0

Ao 200 400

Abbildung 6.1: Dargestellt sind die beobachteten Positionen des Eisbergs D18 (farbige Kreise).
Ausgehend von diesen Punkten werden Modelleisberge gestartet, deren Trajektorien
dieselbe Farbe wie der Startpunkt aufweisen und bis zum 31.12.2006 berechnet
werden. Diinne schwarze Linien kennzeichnen die Differenz von tatsdchlichen zu
modellierten Positionen (farbige Sterne).

115



6 Satellitengestiitzte Verfolgung von Fisbergen

e Farbige Kreise zeigen die beobachteten Positionen des Eisbergs D18 an, welche
aus ENVISAT! Wide Swath Satellitenbildern bestimmt wurden. An diesen Punk-
ten wird jeweils ein Modelleisberg mit den Eigenschaften von D18 gestartet und
dessen Drift bis zum 31.12.2006 simuliert. Die Farbe der simulierten Trajektorie
stimmt mit der Farbe des Startpunktes tiberein.

e Die farbigen Sterne zeigen modellierte Positionen zu Zeitpunkten, an denen die
nachste aus Satellitenbildern ermittelte tatséchliche Position von D18 vorliegt.
Die modellierte und die wahre Position sind mit diinnen schwarzen Linien ver-
bunden.

Kurze diinne Verbindungslinien weisen daher auf eine gute Vorhersage hin, lange Ver-
bindungslinien illustrieren grofie Unterschiede zwischen Beobachtung und Modellvor-
hersage. Es ist deutlich zu sehen, dass sich insbesondere in der zweiten Halfte der Drift
die modellierte Driftrichtung von der tatséchlichen Richtung unterscheidet. Aulerdem
ist die modellierte Geschwindigkeit nur gering.

Durch Anpassung der Schubspannungskoeffizienten werden die modellierten Drifttra-
jektorien nur unwesentlich beeinflusst. Dieses Verhalten lasst sich mit den Ergebnissen
des vorigen Kapitels erklaren: Der wesentliche Einfluss auf grofie Tafeleisberge wird
(zumindest in eisfreien Regionen) von den Volumenkréften ausgeiibt. Die Oberflichen-
krafte haben auf grofle Tafeleisberge, anders als bei kleineren Eisbergen, geringeren
Einfluss.

Abschlieend wird das Modell nun um die Parametrisierung des Einfrierens von Eis-
bergen im Meereis erweitert. Hier ist ein Schwellenwert Py = 10000 N/m gew&hlt.
Die Auswirkungen auf die simulierte Drift von D18 sind in Abbildung 6.2 dargestellt.
Der Abbildung ist der grofie Einfluss der Parametrisierung zu entnehmen. Die Mo-
delleisberge erfahren nun einen wesentlich hoheren Antrieb. Die Driftrichtung &dhnelt
den Simulationen von Lichey und Hellmer [2001], die die Drift von C7, einem wei-
teren Tafeleisberg, beginnend im Jahr 1990 modellieren. Der Startzeitpunkt der dort
modellierten Drift von C7 ist mit dem hier gewahlten Startzeitpunkt von D18 — mit
Ausnahme des Jahres — vergleichbar.

Allein durch Verwendung der Parametrisierung des Einfrierens von Eisbergen im Mee-
reis ist die beobachtete Drift von D18, der im Gegensatz zu C7 eine bereits frither
stark nach Norden weisende Driftrichtung zeigt, wahrscheinlich nicht zu reproduzieren.
Das Geschwindigkeitsfeld des Meereises weist zwischen den Jahren keine solch grofien
Anderungen der Richtung auf.

Wie in der vorliegenden Arbeit gezeigt wurde, konnten bei der Drift von D18 folgende
Punkte ebenfalls eine wichtige Rolle spielen und sollten daher iiberpriift werden:

e Die einzige Volumenkraft, die einen Antrieb von Tafeleisbergen darstellt, ist die
Hangabtriebskraft. Sollte die Neigung der Meeresoberfliche durch FESOM un-

Thttp://envisat.esa.int [Stand: Juni 2011]
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Abbildung 6.2: Dargestellt sind die beobachteten Positionen des Eisbergs D18 (farbige Kreise) sowie
modellierte Positionen (farbige Sterne) unter Verwendung der Parametrisierung des
Einfrierens von Eisbergen im Meereis.

terschatzt sein, so fehlt ein wichtiger Antrieb von groflen Eisbergen wie D18. Diese
Kraft konnte den fehlenden Antrieb darstellen, der von Lichey und Hellmer [2001]
bei der Modellierung eines Tafeleisbergs vergleichbarer Grofle festgestellt wurde.

e D18 weist aufgrund seiner Dicke einen grofien Tiefgang auf und ist daher mogli-
cherweise von der Bodentopographie beeinflusst (vgl. die Hohenlinien der Abbil-
dung 6.2). Hier sollte die Option des Strandens von Eisbergen aktiviert werden.

e Moglicherweise ist das Eisbergmodell um einen weiteren physikalischen Prozess
zu erweitern, um das beobachtete Verhalten reproduzieren zu konnen. Siehe hier-
zu Kapitel 7.
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7 Fazit und Ausblick

In dieser Arbeit wurde ein dynamisch-thermodynamisches Eisbergmodell als Erweite-
rung des Finite-Elemente-Meereis-Ozean-Modells FESOM entwickelt. Da Eisberge ”on-
line”, parallel zu den Berechnungen von FESOM, modelliert werden, konnen in Zukunft
Wechselwirkungen zwischen Eisbergen und ihrer Umgebung besser untersucht werden
als dies in einem ”offline”-Modell moglich ist. Bei einer fritheren AWI-Modellstudie
von Lichey und Hellmer [2001] wurde die Drift des Tafeleisbergs C7 (nur) in einem
Nachbearbeitungsschritt simuliert.

In seiner jetzigen Form erlaubt das Eisbergmodell bereits die Quantifizierung von
Schmelzraten und wirkender Beschleunigungen auf antarktische Eisberge. Zudem kon-
nen einige physikalische Einblicke gewonnen werden:

Wihrend Oberflachenkrafte wie die Windschubspannung oder die ozeanische Schub-
spannung groffen Einfluss auf die Drift von kleineren Eisbergen ausiiben, sind Eisberge
mit zunehmender Grofle starker dem Einfluss der Volumenkrafte, d.h. der Hangab-
triebskraft und der Corioliskraft, unterworfen. Bei sehr grofien Tafeleisbergen ist die
Hangabtriebskraft — zumindest in eisfreien Regionen — der wesentliche Antrieb.

In Regionen hoher Meereiskonzentration ist der Antrieb durch die Parametrisierung des
Einfrierens von Eisbergen im Meereis wesentlich fiir die Bewegung grofler Tafeleisberge,
wie von Lichey und Hellmer [2001] bereits festgestellt wurde. Die Dynamik kleinerer
Eisberge unterscheidet sich insofern von der grofler Tafeleisberge, dass die Drift kleine-
rer Eisberge auch ohne die Parametrisierung des Einfrierens von Eisbergen im Meereis
bereits in vielversprechender Art wiedergegeben werden kann.

Der von Lichey und Hellmer [2001] beobachtete fehlende Antrieb in ihren Simulationen
des groflen Tafeleisberg C7 ist nach den Ergebnissen der vorliegenden Arbeit méglicher-
weise auf eine zu geringe Hangabtriebskraft zuriickzufiihren.

Auch die Drift kleinerer Eisberge ist an kritischen Punkten, etwa nahe der antark-
tischen Kiiste zwischen 20° und 30° W, stark von der prognostizierten Neigung der
Meeresoberflache abhangig.

Die Unterschiede zwischen der modellierten und der beobachteten Drift des grofien
Tafeleisbergs D18 konnten auch durch weitere — im Eisbergmodell dieser Arbeit nicht
reprasentierte — physikalische Prozesse zu erklaren sein. Mogliche Erweiterungen des
Eisbergmodells sind denkbar:

e Es wird vermutet!, dass Tafeleisberge bzw. die unter ihnen liegende Wassersaule

Thttp://geosci.uchicago.edu/research /iceberg drift_research.shtml [Stand: Juni 2011]
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dem Taylor-Proudman Effekt [Pedlosky, 1987] unterworfen sein kénnten. Wie
Pedlosky [1987] beschreibt, kann in einfachen Experimenten nachgewiesen wer-
den, dass eine rotierende Fliissigkeit bei kleinen Rossby-Zahlen unter einem re-
lativ zur Fliissigkeit bewegten Korper eine sogenannte Taylor-Saule bildet. Diese
Wassersaule bildet mit dem Korper unter bestimmten Voraussetzungen eine Ein-
heit und ist in horizontaler Richtung nicht-divergent [Pedlosky, 1987].

Ein Tafeleisberg konnte daher nicht nur durch direkten Kontakt mit dem Mee-
resboden in seiner Richtung beeinflusst werden, sondern schon frither durch die
Eigenschaft der unter ihm liegenden Wassersiule, Anderungen der Wassertiefe zu
vermeiden. Diese Anderungen wiirden eine horizontale Konvergenz bzw. Diver-
genz der Wassersaule bedeuten.

Eine Beschreibung dieses Vorgangs ist bisher nicht in Eisbergmodellen umgesetzt
worden, konnte bei der Modellierung von groflien Tafeleisbergen aber eine Rolle
spielen. Die modellierte Drift von D18 fithrt in Regionen geringerer Wassertie-
fe (siehe die Bodentopographie in Abbildung 6.2). Der Taylor-Proudman Effekt
tragt moglicherweise zur beobachteten, nach Norden weisenden Komponente der
Driftrichtung bei.

e In einer aktuellen Arbeit zeigt Turnbull [2010] den Einfluss atmosphérischer
Druckgradienten auf Eisberge, die eine grofie horizontale Ausdehnung aufweisen
und damit an verschiedenen Seitenfléchen einem unterschiedlichen Luftdruck aus-
gesetzt sind. Dieser Einfluss ist moglicherweise nur auf einige Regionen der Ant-
arktis, sogenannte ”iceberg parking lots” oder "iceberg graveyards”, beschrankt
[Turnbull, 2010]. Eine Umsetzung im Eisbergmodell kénnte helfen, den allgemei-
nen Einfluss atmosphérischer Druckgradienten zu bestimmen.

Mit dem an FESOM gekoppelten Eisbergmodell steht ein niitzliches Werkzeug zur
Verfiigung, das viele mogliche Anwendungen hat:

e Durch Riickkopplung der berechneten Schmelzraten in das zugrundeliegende Finite-

Elemente-Meereis-Ozean-Modell konnte in Zukunft die Stiiwasserverteilung auf-
grund von driftenden Eisbergen simuliert werden und der modellierte Kreislauf
des Wassers weiter geschlossen werden. Dazu miissten Eisberge aufgrund des
Fehlens eines Eisschildmodells in FESOM beispielsweise nach einer statistischen
Verteilung (siehe z.B. die Haufigkeitsverteilung der Grofienklassen 1 bis 10 in Ta-
belle 1.1) im Modell gestartet werden. Die in diesem Fall typischerweise hohe und
variable Zahl modellierter Eisberge wiirde eine Modifizierung des Fortran-Codes
und Benutzung von verketteten Listen anstelle vorgegebener Arrays fester Grofie
erfordern (siehe Anhang A).
Durch Riickkopplung der berechneten Schmelzraten in FESOM kénnte der Ein-
fluss des modifizierten Stilwassereintrags auf die Ozeanzirkulation und die Mee-
reisbedeckung auf langen Zeitskalen bestimmt werden, ahnlich wie es beispiels-
weise Martin und Adecroft [2010] untersuchen.
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7 Fazit und Ausblick

e Zusammen mit dem Schmelzwasser werden dem Ozean Sedimente bzw. Eisen-

partikel zugefiigt, welche Auswirkungen auf das Wachstum von Phytoplankton
haben [Schwarz & Schodlok, 2008]. Dieser Effekt konnte durch Kopplung des Fis-
bergmodells mit einem Biologie-Modul, welches sich am Alfred-Wegener-Institut
in der Entwicklung befindet, untersucht werden.

In einer aktuellen Modellstudie mit dem Los Alamos Meereismodell (CICE?)
untersuchen Hunke und Comeau [2011] die Auswirkungen, die Eisberge auf die
Meereisbedeckung ausiiben. Hierzu wurde die Impulsbilanz des Meereismodells
um einen Schubspannungsterm erweitert, der bei Vorhandensein eines Eisbergs
zum Aufhdufen des Eises (ridging) oder zu offenen Wasserflachen fiihrt.

Die grofskaligen Unterschiede der Verwendung dieser rein dynamischen Parame-
trisierung des Einflusses von Eisbergen auf Meereis sind gering, thermodynami-
sche Effekte gilt es noch zu untersuchen [Hunke & Comeau, 2011].

Das in dieser Arbeit entwickelte Eisbergmodell liefert bereits vielversprechende Ergeb-
nisse und Einblicke in die Dynamik und Thermodynamik von antarktischen Eisbergen.
Wihrend ein Grofiteil der vorliegenden Arbeit in der Entwicklung des Eisbergmodells,
einer passenden numerischen Umsetzung sowie in einer geeigneten Implementierung
mit Fortran bestand, ist das Potential des Modells mit der hier durchgefiihrten Aus-
wertung noch nicht erschopft. Durch die Auslegung des Eisbergmodells als zusatzliche
Komponente von FESOM eroffnet sich fiir die Zukunft eine Vielzahl von Anwendungs-
gebieten, in denen die Riickwirkungen von Eisbergen auf ihre Umwelt und letztlich auf
das gesamte Weltklima untersucht werden konnen.

2http://climate.lanl.gov/Models/CICE/ [Stand: Juni 2011]
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A Umsetzung in Fortran

Das Eisbergmodell ist, wie das zugrundeliegende Meereis-Ozean-Modell FESOM, in
Fortran90 geschrieben und berechnet, zum Teil parallel iber MPI, mehrere Eisberge
wahrend eines FESOM-Laufes.

Fortran90 ist keine objektorientierte Sprache, ermoglicht aber modulares Program-
mieren. Das Eisbergmodell beinhaltet ein Modul iceberg params, welches als reiner
Datenbereich genutzt wird. Dadurch kann aus anderen Modulen oder Subroutinen ein-
fach auf einige Variablen des Eisbergmodells zugegriffen werden. Das Eisbergmodul
befindet sich in der Datei icb_modules.F90.

Die Routinen beziiglich der Dynamik und Thermodynamik finden sich in den Dateien
icb_dyn.F90 sowie in icb_thermo.F90.

Die Datei icb_step.F90 umfasst unter anderem die Hauptroutine iceberg_step des
Eisbergmodells.

Einige Routinen zum Finden des Elementes, in dem sich der Eisberg befindet, sowie
weitere wichtige Hilfsroutinen sind in der Datei icb_elem.F90 untergebracht.
Insgesamt umfassen diese fiinf Dateien tiber 2200 Zeilen Programmcode.

In der Hauptroutine von FESOM (diese befindet sich in der Datei fesom_main.F90)
wird das Eisbergmodell direkt nach Berechnung eines Zeitschrittes des Ozeans

call ocean_step
call iceberg_calculation !'compute icebergs

aufgerufen. Die Berechnung des Meereiszeitschrittes sowie die Kopplung zwischen Mee-
reis und Ozean hat zu diesem Zeitpunkt bereits stattgefunden. Die Zahl am linken
Seitenrand des Codefragmentes gibt die Zeilennummer in der Datei fesom_main.F90
an. Diese Angaben konnen sich — auch auf den folgenden Seiten — von der endgiiltigen
Modellversion leicht unterscheiden.

Die wichtigsten Variablen des Eisbergmodells werden am Ende eines jeden FESOM-
Laufes gesichert, sodass ein restart nach Beendigung eines Modelllaufes durchgefiihrt
werden kann. Der Aufruf der entsprechenden Routine erfolgt nach der Speicherung der
Variablen des Ozeans und des Meereises:

call oce_out
#ifdef use_ice

call ice_out
#endif
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A Umsetzung in Fortran

call iceberg_out !'save wariables for iceberg restart

Dies sind die einzigen groferen Anderungen, die in einer bestehenden FESOM-Instal-
lation vorgenommen werden miissen, um diese um die neuen Eisbergfunktionalitaten
zu erweitern. Das Einrichten gestaltet sich daher sehr einfach. Das Einrichten des Eis-
bergmodells sowie weitere kleinere notwendige Anderungen wie das Setzen von Pfaden
ist im Detail in Anhang B dargestellt.

In der Datei icb_step.F90 findet sich die Subroutine iceberg_calculation. In dieser
wird das Eisbergmodul iiber

use iceberg_params

eingebunden, sodass wichtige Variablen aller modellierten Eisberge verfiighar sind.
Nachdem iiberpriift wurde, ob ein restart vorliegt, folgt, wie in Codefragment A.1
angegeben, der Aufruf der Haupt-Eisbergroutine iceberg_step.

Codefragment A.1: Aufruf der Hauptroutine iceberg_step

do ib=1, ib_num
if (real(istep)>real(step_per_day)*calving_day(ib)-1.) then
do times=1, steps_per_FESOM_step
call iceberg_step(ib,height_ib(ib),length_ib(ib),...)

end do

end if
end do

Der Zahler ib lauft hier iiber die Zahl der zu modellierenden Eisberge ib_num, welche
in dem Eisbergmodul festgelegt ist. Erst wenn der aktuelle FESOM-Zeitschritt istep
das Startdatum calving day(ib) des Eisbergs ib erreicht hat, wird dieser im Modell
gestartet.
Das Datum ist in bereits vergangenen Tagen seit FESOM-Start gegeben. Demnach
entspricht beispielsweise

calving day(ib) = 14.5

dem Startdatum 15. Januar, 12:00 Uhr, falls FESOM am 1. Januar gestartet wird.
Nun folgt der Aufruf der Haupt-Eisbergroutine iceberg_step. Falls mehrere Schrit-
te des Eisbergmodells pro FESOM-Zeitschritt durchgefithrt werden sollen, kann dies
mit einem entsprechenden Wert fiir steps_per FESOM_step im Eisbergmodul festgelegt
werden. Als Standard ist

steps_per_FESOM_step = 1
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A.1 Das FEisbergmodul

gewahlt.
Der Routine iceberg_step werden alle Parameter, welche zur Berechnung des Eisbergs
ib benotigt werden, ibergeben. Dies ist angedeutet durch ”...”. Innerhalb dieser Rou-

tine werden die dynamischen Gleichungen gelost sowie die Thermodynamik berechnet.
Zudem finden hier die Ausgaben der Berechnungen statt, die anschliefend beispiels-
weise in MATLAB! ausgewertet werden konnen. Einige dafiir hilfreiche Routinen, die
wahrend der vorliegenden Arbeit entstanden, sind auf der beigefiigten DVD zu finden.

Im Folgenden wird das Eisbergmodul naher beschrieben. Anschlieend folgen die Erlaute-
rungen zur Hauptroutine iceberg step des Eisbergmodells.

A.1 Das Eisbergmodul

Die Variablen des Eisbergmoduls haben das zugeteilte Attribut ”save”, sodass jeweils
der aktuelle Wert bis zur néichsten Anderung gespeichert ist.

Da mehrere Eisberge berechnet werden sollen, sind die meisten Variablen mit dem
Attribut dimension(ib_num) versehen und sind daher Felder der Linge ib_num. Dies
mag, insbesondere bei konstanten Werten, verwundern, verleiht aber die Moglichkeit,
Eisberge verschiedenster Art insbesondere zu Testzwecken zu modellieren. Ein Eisberg-
modul mit typischen Werten ist in dem Codefragment A.2 vorgestellt.

Aus Speichergriinden sollten bei einer groflen Zahl von Eisbergen in Zukunft nur die
wichtigsten Parameter (als Array) im Modul auftauchen. Die Eintrage des Moduls wer-
den nun in der Reihenfolge ihres Erscheinens beschrieben.

Der Zéhler ib_num sowie das Startdatum calving day wurden bereits beschrieben.
Es folgen nun die Dimensionen der zu modellierenden Eisberge: Die Hohe height_ib
sowie die Lange length_ib und Breite width_ib der Eisberge miissen vorgegeben wer-
den, daraus berechnet das Modell die Eintauchtiefe, das Volumen sowie die Masse der
betrachteten Eisberge. In dieser Version des Modells muss die Lange mit der Breite des
Eisbergs iibereinstimmen, da von einer quadratischen Deckflache ausgegangen wird.

AnschlieBend miissen die geographischen Startkoordinaten lon _deg, lat_deg in Dezi-
malgrad angegeben werden. Die entsprechenden Werte in Radiant werden vom Modell
berechnet. Der Eintrag find iceberg elem gegen Ende des Moduls ist auf .true.
gesetzt und sorgt dafiir, dass beim ersten Aufruf von iceberg_step das 2D-Element
iceberg_elem der Triangulierung gesucht wird, in dem sich der entsprechende Eisberg
mit geographischen Koordinaten lon_deg, lat_deg befindet. Nachdem das Eisbergele-
ment gefunden wurde, gilt find iceberg elem=.false. und die kostenintensive Ele-
mentsuche, welche eine Schleife iiber alle 2D-Elemente der Triangulierung darstellt,
wird nicht mehr benutzt. Aufgrund der vergleichsweise geringen Geschwindigkeit von
Eisbergen reicht es wahrend der Laufzeit des Modells zumeist aus, nur die Nachbarele-
mente nach der neuen Eisbergposition zu durchsuchen.

Thttp: //www.mathworks.de/ [Stand: Mai 2011]
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A Umsetzung in Fortran

Codefragment A.2: Das Eisbergmodul iceberg_params

module iceberg_params
2| implicit none
save

integer ,parameter :: ib_num=2
6 real ,dimension (ib_num):: calving_day=(/ 14.5, 15.5 /)
8 | =—=—=—=—==—= Jan99 icebergs (Schodlok/Hellmer paper) =——=———= !
10 real ,dimension (ib_num ):: height_ib = (/ 231.5, 289.4 /)
real ,dimension (ib_num ):: length_ib = (/ 250.0, 1180.0 /)
12 real ,dimension (ib_num ):: width_ib = (/ 250.0, 1180.0 /)
real ,dimension (ib_num ):: lon_deg = (/ 0.352, 0.243 /)
( ) ( /)

14 real ,dimension (ib_num lat_deg = —54.752,—-55.46
! /

oW

16

| =======—= Lichey & Hellmer wvalues =—=—==—=—=—=/
/

18 ]

real ,dimension (ib_num):: Co= 0.85 !
20 real ,dimension (ib_num ):: Ca= 0.4 !

real ,dimension (ib_num ):: Ci= 1.0 !
22 real , dimension (ib_num):: Cdo_skin= 0.0005 !

real , dimension (ib_num):: Cda_skin= 0.0025 !
24 ! !

real ,dimension (ib_num):: conc_sill=0.90 !
26 real ,dimension (ib_num ):: P_sil1=13000. !

logical :: 1_freeze = .false. ! use freezing?
28 / !

logical :: 1_melt = .false. ! use melting?
30 ! !

logical :: 1l_wave = .false. ! use wave rad.?
32 / !

logical :: 1_tides = .false. ! use tides?
34 ! !
36 real ,dimension (ib_num):: rho_icb=850.0 !'Silva et al.

real ,dimension (ib_num ):: rho_h20=1027.5
38 real ,dimension (ib_num ):: rho_air=1.293

real ,dimension (ib_num):: rho_ice=910.0 ! Timmermann

40
character (100):: IcebergRestartPath='/path/iceberg.restart’
42

| =———————= Numerics (dont have to be changed) —————— !
44
integer :: steps_per_FESOM_step =1
46 logical :: 1l_semiimplicit = .true. 'false: adams—bashforth
/ for coriolis
48 real :: semiimplicit_coeff = 1.0 1'1.0 fully implicit ,
10.5 no damping
50 real :: AB_coeff = 1.53 I'1.5 original AB,
1'1.58 stabilized
52
| =—=—=—=== nothing has to be changed below this line =—————= !
54
real ,dimension (ib_num):: u_ib, v_ib
56 integer ,dimension (ib_num):: iceberg_elem
logical ,dimension (ib_num):: find_iceberg_elem = .true.
58 real , dimension (ib_num):: f_u_ib_old, f_v_ib_old

60 || end module iceberg_params

124



A.1 Das FEisbergmodul

Im Anschluss konnen die Schubspannungskoeffizienten, genauer die Koeffizienten der
form und skin drags, angegeben werden. Die Koeffizienten des ozeanischen und des at-
mospharischen form drags sind mit Co bzw. mit Ca bezeichnet. Die entsprechenden skin
drag Koeffizienten sind als Cdo_skin und Cda_skin angegeben. Zudem ist der Schub-
spannungskoeffizient des Meereises mit Ci bezeichnet. Die hier angegebenen Werte sind
Lichey und Hellmer [2001] entnommen und finden im Referenzmodell (sieche Abschnitt
5.1.1) Verwendung,.

Im Modul folgen die Parameter, welche die Parametrisierung des Einfrierens von Eis-
bergen im Meereis festlegen. Die Konzentration conc_si11=0.90 bestimmt die kritische
Eiskonzentration, ab der Eisberge dem vollen Einfluss des Meereises unterworfen sind,
sollte die Eishiarte den Schwellenwert von P_sil11=13000. iibersteigen. Zu beachten
ist, dass aufgrund der Verwendung der Regimefunktion (4.40) bei obiger Wahl der
Parameter schon bei Konzentrationen

A >90% — 4% = 86%

und Eisharten
P > P, — 3000N/m = 10000N/m

der Einfluss des Meereises auf Eisberge durch beginnendes Festfrieren einsetzt. Dies ist
bei Wahl der entsprechenden Parameter zu beachten. Die Parametrisierung kann tiber
1 freeze = .true. aktiviert werden. Das Referenzmodell benutzt diese Parametrisie-
rung zunachst nicht.

Im Modul folgen einige Boolean-Werte, mit denen sich weitere physikalische Prozesse
hinzuschalten lassen. Dies betrifft das Schmelzen von Eisbergen (1_melt), die wave
radiation force (1_wave) sowie den Effekt der Gezeiten (1_tides). Diese Prozesse sind
zunachst deaktiviert und werden einzeln untersucht.

Im Anschluss sind die zu benutzenden Dichten fiir Eisberge (rho_icb), Ozean (rho_h20),
Atmosphére (rho_air) und Meereis (rho_ice) anzugeben. Diese sollten, bis auf die
Eisbergdichte, in Zukunft aus FESOM-Modulen ausgelesen werden, damit die Modelle
konsistent sind.

Nach Angabe des Pfades, in dem die Datei iceberg.restart nach Beendigung eines
Modelllaufes angelegt werden soll, um bei Bedarf die Simulation fortsetzen zu konnen,
folgen Einstellungen beziiglich des numerischen Verfahrens.

Diese haben sich in zahlreichen Simulationen als robust erwiesen und konnen bei Bedarf
geandert werden. Der Parameter steps_per_FESOM_step gibt an, wieviele Schritte des
Eisbergmodells pro FESOM-Zeitschritt ausgefithrt werden sollen. Eine Angabe von
steps_per_FESOM_step=45 hitte bei dem hier genutzten FESOM-Zeitschritt von 45
min eine Zeitschrittweite von 60 s fiir das Eisbergmodell zur Folge.

Ist 1 semiimplicit=.true. gewahlt, so wird der Coriolisterm mit der semi-impliziten
Methode aus Abschnitt 4.1.1 und einem Koeffizienten semiimplicit_coeff diskreti-
siert. Dieser Koeffizient wurde in Abschnitt 4.1.1 als « eingefiihrt.
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Ist hingegen 1_semiimplicit=.false., so kommt die Adams-Bashforth-Methode aus
Abschnitt 4.1.3 zum Einsatz. Hierbei ist

AB_coeff = (3/2 +¢cap) ,

sodass ein Wert von AB_coeff=1.53 einer Wahl von €45 = 0.03 entspricht.

Gegen Ende des Moduls folgen die Geschwindigkeitskomponenten des Eisbergs u_ib
und v_ib sowie das jeweils aktuelle 2D-Element iceberg elem, in welchem sich der
Eisberg aufhéilt. Zudem sind fiir die Adams-Bashforth-Methode die Coriolisbeschleuni-
gungen f_u_ib_old, f_v_ib_old aus dem Zeitschritt n—1 gespeichert. Hier diirfen keine
Anderungen vorgenommen werden, da das Ende des Moduls als reiner Speicherbereich
gedacht ist.

A.2 Die Hauptroutine iceberg step: Aufbau und
Parallelisierung

Die Hauptroutine iceberg_step befindet sich in der Datei icb_step.F90.

Zunéchst wird in diesem Abschnitt der Aufbau der Routine beschrieben, wobei nur die
wichtigsten Zeilen als Codefragmente dargestellt sind. An entsprechender Stelle wird
erlautert, wie das Message Passing Interface MPI eingesetzt wird. Anschlieend wer-
den die benutzten Subroutinen genauer vorgestellt.

Zu Beginn werden die aktuelle Eintauchtiefe depth_ib, das Volumen volume_ib und
die Masse mass_ib des jeweiligen Eisbergs berechnet. Dies geschieht in jedem Zeit-
schritt, da sich die Dimensionen des Eisbergs sowie dessen Eintauchtiefe im thermody-
namischen Teil der Routine in jedem Zeitschritt &ndern konnen. Aulerdem werden die
geographischen Koordinaten durch Multiplikation mit

rad = 7/180°

in Radiant umgerechnet. Die umgerechneten Koordinaten sind mit lon_rad und lat_rad
bezeichnet.

Ist die berechnete Masse des Eisbergs sehr gering, so wird die Routine verlassen, da
der Eisberg in diesem Fall im letzten Zeitschritt komplett geschmolzen ist:

depth_ib = -height_ib * rho_icb/rho_h2o0
volume_ib= length_ib * width_ib * height_ib
mass_ib = volume_ib * rho_icb

lon_rad = lon_degx*rad

lat_rad = lat_degx*rad

if (mass_ib .le. 1.0e-6) then
return
end if
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In den Simulationen weist ein Eisberg typischerweise im letzten Zeitschritt, bevor er
komplett geschmolzen ist und

mass_ib < 10 %kg

gilt, noch ein Volumen von wenigen m? auf. Eisberge werden daher nie mit sehr gerin-
gen Massen modelliert.

Beim ersten Aufruf der Routine wird das 2D-Element iceberg_elem der Triangulie-
rung gesucht, in welchem sich der jeweilige Eisberg befindet. Um eine Singularitat
am Nordpol aufgrund der dort zusammenlaufenden Léngengrade zu vermeiden, rech-
net FESOM intern auf einem rotierten Gitter, bei welchem sich diese Singularitat auf
Gronland befindet, die siidliche Singularitat aber weiterhin auf dem antarktischen Kon-
tinent liegt. Die Routine g2r rechnet die geographischen Koordinaten in diese rotierten
Koordinaten um:

if (find_iceberg_elem) then
!grid 1s rotated
call g2r(lon_rad, lat_rad, lon_rad, lat_rad)
lat_deg=lat_rad/rad ’/rotated lat in degree
lon_deg=lon_rad/rad ’/rotated lon in degree

!'find LOCAL element where the iceberg starts:
call point_in_triangle(iceberg_elem, (/lon_deg, lat_deg/))

Anschliefend kann mit der Routine point_in_triangle das Eisbergelement gefun-
den werden. Diese Routine besteht im Wesentlichen aus einer Schleife iiber alle 2D-
Elemente der Triangulierung und einem Test, ob die Funktionswerte der drei zugehori-
gen Basisfunktionen an der Position des Eisbergs zwischen 0 und 1 liegen. Ist dies
erfiillt, so liegt die Eisbergposition in dem betrachteten Element. Liegt die Position des
Eisbergs nicht in dem betrachteten Element, so sind Funktionswerte kleiner 0 und/oder
grofler 1 aufgrund der Implementierung der Basisfunktionen als bilineare Ebenen die
Folge.

Jeder der 32 Prozessoren ruft die Routine point_in_triangle auf. Im Extremfall
kénnen drei Prozessoren das gefundene Eisbergelement zu einem ihrer lokalen Ele-
mente zahlen — namlich dann, wenn die drei Knoten des Elementes zu drei verschie-
denen Prozessoren gehoren. Die anderen Prozessoren zeigen mit einer Riickgabe von
iceberg elem=0 an, dass die Position des Eisbergs nicht in ihrem Bereich des Mo-
dellgebietes liegt. Die logische Variable i_have element hat damit fiir maximal drei
Prozessoren den Wert .true.:

[ i_have_element= (iceberg_elem .ne. 0) 'up to 3 PEs possible J
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Um eine eindeutige Zuordnung des Elementes, in dem sich der Eisberg befindet, zu
nur einem Prozessor zu erreichen, wird der Prozessor gewahlt, dem der erste Knoten
des Elementes zugeordnet ist. Dies wird iiber das Array elem2D_nodes(1,:) erreicht,
das zu jedem lokalen Element den lokalen Index des ersten Knotens zuriickgibt. Ist
dieser Index kleiner oder gleich der lokalen Anzahl myDim nod2D von 2D-Knoten, so ist
der Knoten dem Prozessor zugeteilt. Ist der Index jedoch grofler als myDim nod2D, so
gehort der Knoten nur zu den Kommunikationsknoten des Prozessors:

if (i_have_element) then

i_have_element= elem2D_nodes(l,iceberg_elem) <= myDim_nod2D
iceberg_elem=myList_elem2D(iceberg_elem) ‘global now

end if

call com_integer(i_have_element ,iceberg_elem)

end if !find_<iceberg_elem

Das Array myList_elem2D wird von FESOM bereitgestellt und ordnet lokalen Elemen-
ten den globalen Index zu. Dieser globale Index wird iiber die Routine com_integer
anschlieBend kommuniziert, sodass dieser allen beteiligten Prozessoren bekannt ist. Die-
ser Index wird im Folgenden immer zur Entscheidung dariiber genutzt werden, welcher
Prozessor die Berechnungen beziiglich eines Eisbergs durchzufiihren hat.

Die Routine com_integer wurde mit typischen MPI-Befehlen wie z.B. MPI_RECV und
MPI_SEND umgesetzt.

Ein abschliefendes find iceberg elem = .false. sorgt dafiir, dass die aufwendige
Elementsuche nur einmal zu Beginn der Simulation durchgefiihrt wird. Verlasst spater
ein Eisberg ein Element und tritt in ein neues iiber, so wird nur in den umliegenden
Dreiecken gesucht.

Nun folgt der eigentliche Berechnungsteil der Hauptroutine. Das Element, in dem sich
der Eisberg befindet, kann sich gegen Ende eines Zeitschrittes durch die berechnete Eis-
bergdrift &ndern. Im zweiten und den darauf folgenden Zeitschritten ist daher an dieser
Stelle zunachst nicht bekannt, welchem Prozessor das Eisbergelement zuzurechnen ist.
Folglich ist die logische Variable i_have_element zu Beginn auf .false. gesetzt (siehe

Codefragment A.3).

Codefragment A.3: Wahl des Prozessors

!'flag for MPI
i_have_element=.false.
I'if element and first node belong to this processor...
if(local_idx_of(iceberg_elem) > 0 .and. &
elem2D_nodes(l,local_idx_of(iceberg_elem)) <= myDim_nod2D) &
then
i_have_element=.true.
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Icompute DYNAMICS AND THERMODYNAMICS

end if

Wenn das Eisbergelement zu den lokalen Elementen mehrerer Prozessors gehort, wird
anhand des ersten Knotens dieses Elementes entschieden, welcher Prozessor die dynami-
schen und thermodynamischen Berechnungen durchzufithren hat. Fiir diesen Prozessor
gilt i_have_element=.true., alle anderen Prozessoren gelangen nicht in die entspre-
chende if-Schleife, sodass fiir diese Prozessoren weiterhin i_have_element=.false.
gilt. Der Vorteil der hier vorgestellten Methode zur Festlegung des Prozessors ist, dass
beim Auswerten von Arrays an der Stelle des Eisbergs keine Kommunikation durch-
gefiihrt werden muss, da die bendtigten Daten dem Prozessor zur Verfiigung stehen.

Da nur der globale Index des Eisbergelementes gespeichert und kommuniziert wird,
ist eine Abbildung zum Umrechnen von globaler auf lokale Nummerierung vonnéten.
Das Array local_idx_of ist fiir jeden Prozessor verschieden und gibt den lokalen Index
eines globalen Elementes an. Dieses Array ist als Abbildung local_idx of () zu ver-
stehen, welche einem globalen Elementindex auf jedem Prozessor den entsprechenden
lokalen Index zuordnet. Die Subroutine global2local, welche diese Arrays erzeugt,
ist in Abschnitt A.4.1 erklart.

Der Prozessor, der in die if-Schleife gelangt ist, berechnet nun die Dynamik und Ther-
modynamik des Eisbergs:

%2[ call iceberg_dyn(new_u_ib, new_v_ib, u_ib, v_ib, ...)

Aufgrund des groflen Umfangs ist diese Routine separat in Abschnitt A.3 erklart.
Riickgabewerte sind unter anderem die neuen FEisberggeschwindigkeitskomponenten
new_u_ib und new_v_ib sowie die aktualisierten Dimensionen des Eisbergs, die sich
durch Schmelzprozesse gedndert haben konnen. Zur Berechnung der neuen Geschwin-
digkeit ist die Glattung des Gradienten der Meeresoberfliche nach Gleichung (4.38)
sowie die Regimefunktion zum Einfrieren im Meereis nach Gleichung (4.40) ebenfalls
in dieser Routine implementiert.

Es folgt die Berechnung der Trajektorie des Eisbergs:

call trajectory(lon_rad,lat_rad, u_ib,v_ib, &
new_u_ib,new_v_ib, ...)

Aus der alten und der neuen Geschwindigkeit wird nach Gleichung (4.30) in der Subrou-
tine trajectory ein Verschiebungsvektor berechnet. Mit diesem kann nach Gleichung
(4.31) die neue Position (lon_rad,lat_rad) des Eisbergs bestimmt werden.

Wie bereits erwahnt, kann ein Eisberg nach einer Positionsinderung von einem Ele-
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ment in ein Nachbarelement iibergetreten sein. Die Subroutine find new_iceberg elem
durchsucht nur die lokalen Nachbarelemente, um das neue Eisbergelement zu finden:

256 iceberg_elem=local_idx_of(iceberg_elem) !local
call find_new_iceberg_elem( iceberg_elem, &

258 (/lon_deg, lat_deg/), left_mype)
iceberg_elem=myList_elem2D(iceberg_elem) global

Hat der Eisberg das Element nicht verlassen, so lasst die Subroutine dieses unverandert.
Sollte die Routine die neue Eisbergposition keinem lokalen Nachbarelement zuordnen
koénnen, so hat der Eisberg das Modellgebiet verlassen oder ist zwischen den Gebieten
zweier Prozessoren gewechselt.

Dies zeigt der Parameter left_mype mit einem positiven Wert an.

Befand sich der Eisberg ”"weit” entfernt von der Kiiste, d.h. in einem Element ohne
Kiistenknoten, so hat der Eisberg zwischen den zwei Zeitschritten das Gebiet von ei-
nem Prozessor in das Gebiet eines anderen Prozessors verlassen. In diesem Fall wird
das Element wie im ersten Zeitschritt mittels einer Schleife tiber alle 2D-Elemente der
Triangulierung gesucht. Diese Suche mit anschlieBender Kommunikation vollzieht die
Subroutine iceberg_elem4all:

[call iceberg_elemd4all(iceberg_elem, lon_deg, lat_deg)

Befand sich der Eisberg jedoch in einem Element mit Kiistenknoten, so wird zunéchst
versucht mittels der Routine parallel2coast iiber eine zur Kiiste tangentiale Ge-
schwindigkeit wie in Abschnitt 4.4.1 eine Position im Modellgebiet zu berechnen.
Sollte auch die Berechnung der tangentialen Geschwindigkeit nicht dafiir sorgen, dass
der Eisberg in einem der lokalen Nachbarelemente bleibt, so werden mit der Routine
iceberg_elem4all alle 2D-Elemente iiberpriift.

In selten Fallen ist die Eisbergposition nach dieser Prozedur noch immer keinem Ele-
ment zuzuordnen. Dann wird der Eisberg auf seine letzte giiltige Position mit einer
Geschwindigkeit von 0m/s zuriickgesetzt und kann von dort wieder beschleunigt wer-
den.

Gegen Ende der Routine wird ein Array arr mit wichtigen Parametern wie z.B. der
Position, der Geschwindigkeit und den Dimensionen des Eisbergs von dem Prozessor
gefiillt, der die entsprechenden Berechnungen durchgefiihrt hat. Fiir diesen Prozessor
gilt i_have_element=.true., fiir alle anderen Prozessoren gilt an dieser Stelle hingegen
i have element=.false. Der Aufruf

284[ call com_values(i_have_element, arr, iceberg_elem) J

kommuniziert dieses Array arr mit Werten des Typs real sowie den globalen Index
iceberg elem (Typ integer) des Eisbergelementes, sodass alle Prozessoren iiber die-
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selben Ergebnisse verfiigen.

Die Routine wurde so implementiert, dass der Prozessor mit Identifikationsnummer
mype = 0 von allen Prozessoren zunéachst iiber eine MPI_RECV-Anweisung den logischen
Wert i_have_element empfangt, die restlichen Prozessoren senden diesen Wert an ent-
sprechender Stelle mittels MPI_SEND-Anweisungen.

Der Prozessor, fiir den i_have_element=.true. gilt, schickt das mit den Ergebnissen
des Zeitschrittes gefiillte Array arr sowie das globale Element, in dem sich der Eisberg
am Ende des Zeitschrittes befindet, an den Prozessor 0.

AnschlieBend kénnen die Variablen des Eisbergmodells tiber zwei broadcast-Anwei-
sungen

Codefragment A.4: Auszug aus der Routine com_values in der Datei icb_elem.F90

CALL MPI_BCAST(arr,15,MPI_DOUBLE_PRECISION,O,MPI_COMM_WORLD ,&
MPIerr)

CALL MPI_BCAST(iceberg_element ,1,MPI_INTEGER ,0,MPI_COMM_WORLD ,&
MPIerr)

allen beteiligten Prozessoren durch Angabe von MPI_COMM_WORLD zur Verfiigung gestellt
werden (siehe Codefragment A.4).

Im nachsten Zeitschritt kann nun wieder anhand der Zugehorigkeit des ersten Kno-
tens des Eisbergelementes zu den lokalen Knoten eines Prozessors entschieden wer-
den, welcher Prozessor die Berechnungen durchzufiihren hat. Durch die broadcast-
Anweisungen sind auch bei Wechsel des Prozessors alle wichtigen Variablen des Eis-
bergmodells bekannt. Um Kommunikationskosten zu sparen, kénnte nur beim Uber-
gang zwischen zwei Prozessoren kommuniziert werden. Aufgrund der kleinen kommuni-
zierten Arraygrofe ist die wesentlich einfachere Implementierung iiber eine broadcast-
Anweisung aber gerechtfertigt.

Zuletzt sei in diesem Punkt bemerkt, dass in dieser Arbeit Eisberge nur im Weddell-
meer simuliert werden, dessen Modellregion bei Wahl von 32 Prozessoren nur von zwei
Prozessoren berechnet wird (siehe Abbildung 2.7). Zur Zeit wartet der GroBteil der
Prozessoren meist auf die Prozessoren, die die dynamischen und thermodynamischen
Berechnungen durchzufiihren haben. Eine gleichzeitige Simulation vieler Eisberge in
verschiedenen Regionen der Antarktis wiirde die Zahl der wartenden Prozessoren ver-
ringern.
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A.3 Die Subroutine iceberg dyn

Dieser Abschnitt beschreibt die Subroutine iceberg dyn in der Datei icb_dyn.F90,
welche die Dynamik und Thermodynamik eines Eisbergs berechnet.

Zu Beginn der Routine werden die Geschwindigkeiten des Ozeans, der Atmosphére
und des Meereises an der Position des Eisbergs bestimmt, anschlieBend werden die
Meereisdicke und -konzentration aus den entsprechenden Arrays ausgelesen.

Die Geschwindigkeitskomponenten des Ozeans uo_ib und vo_ib werden tiiber die Auf-
rufe

I'OCEAN VELOCITY wo_1b, wvo_1tb
call iceberg_avvelo(uo_dz,vo_dz,depth_ib,iceberg_elem)
call FEM_3eval(uo_ib,vo_ib,lon,lat,uo_dz,vo_dz,iceberg_elem)

bestimmt. Die Routine iceberg_avvelo berechnet an den drei Knoten des Eisberg-
elementes iceberg elem die bis zur Eintauchtiefe depth_ib des Eisbergs gemittelte
horizontale Geschwindigkeit des Ozeans. Das Ergebnis sind zwei Arrays uo_dz und
vo_dz mit jeweils drei Eintragen. Zum Knoten ¢ des Eisbergelementes gibt

(uo_dz(i),vo_dz(i))

die berechnete horizontale Ozeangeschwindigkeit an.

Die Routine FEM_3eval berechnet, wie in Abschnitt A.4.2 beschrieben, aus den drei
Geschwindigkeitsvektoren in den Ecken des Eisbergelementes eine Geschwindigkeit
(uo-ib,vo_ib) an der Position (lon,lat) des Eisbergs.

Das Vorgehen der Subroutine iceberg_avvelo wird im Folgenden beschrieben.

Fiir jeden 2D-Knoten i = 1, 2, 3 des Eisbergelementes werden die 3D-Knoten bestimmt,
welche unterhalb dieses Knotens liegen. Die Ozeangeschwindigkeit ist fiir jeden 3D-
Knoten durch das Array uf gegeben, wobei die erste Halfte des Arrays die Geschwin-
digkeiten in zonaler Richtung enthalt, die zweite Halfte hingegen die Geschwindigkeiten
in meridionaler Richtung. Die Variable displ3 ist so gewahlt, dass sie die notige Ver-
schiebung im Array zur Bestimmung der meridionalen Geschwindigkeiten angibt.

Es kann nun unterhalb eines 2D-Knotens ¢ des Eisbergelementes eine Mittelung der
Ozeangeschwindigkeiten durch Integration und anschlieSende Division durch die Tiefe
des Eisbergs erhalten werden.

Die Integration muss iiber mehrere Schichten des Ozeans durchgefiihrt werden, welche
durch die 3D-Knoten festgelegt sind. Ein Teilintegral einer Schicht, welche zwischen
den 3D-Knoten n_up und n_low liegt, kann iiber

uf (n_up) + uf(n_low)
05 <'l_1f(n_'l_1p + dlSpl-?)) + uf(n_low + dlspls) dZ (Al)

berechnet werden, wobei

dz = abs(coord_nod3D(3,n-up) — coord_nod3D(3,n_low))
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den Abstand der beiden Knoten beschreibt. Bei der Berechnung des Teilintegrals in
Gleichung (A.1) wird ausgenutzt, dass die Ozeangeschwindigkeit aufgrund der in FE-
SOM genutzten linearen Basisfunktionen in vertikaler Richtung linear zwischen 3D-
Knoten verlauft.

Die Eisbergtiefe liegt meist zwischen den z-Koordinaten zweier 3D-Knoten. Um nur
iiber den Eisbergtiefgang zu integrieren, wird durch lineare Interpolation eine Ozeange-
schwindigkeit an der Unterseite des Eisbergs ermittelt, mithilfe dieser wie in Gleichung
(A.1) das letzte Teilintegral berechnet werden kann.

Ein Aufsummieren aller Teilintegrale und anschlieBende Division durch depth_ib lie-
fert die tiber den Eisbergtiefgang gemittelten horizontalen Ozeangeschwindigkeiten
(u0-dz(i),vo_dz(i)) der Knoten i = 1,2, 3 des Eisbergelementes.

Die horizontalen Geschwindigkeiten der Atmosphére (ua_-ib,va_ib) und des Meerei-
ses (ui_ib,vi_ib) konnen direkt an der Position (lon,lat) des Eisbergs ausgewertet
werden,

I'ATMOSPHERIC VELOCITY wa_2b, wva_1b
call FEM_eval(ua_ib,va_ib,lon,lat,u_wind,v_wind,iceberg_elem)

!'TCE VELOCITY w%_1b, wvi_1b
call FEM_eval(ui_ib,vi_ib,lon,lat,u_ice,v_ice,iceberg_elem)

wobei die Arrays uwind,v_wind,u_ice und v_ice die Wind- und Meereisdriftgeschwin-
digkeiten zu den lokalen 2D-Knoten angeben. Die Subroutine FEM eval, welche im
Gegensatz zu FEM_3eval komplette 2D-Felder bzw. deren zugehorige Finite-Elemente-
Darstellung auswertet, ist in Abschnitt A.4.2 beschrieben.

Es folgen nun die Bestimmung der Meereisdicke hi_ib und -konzentration conci_ib an
der Position des Eisbergs sowie die damit verbundene Meereisharte P_ib nach Hibler
[1979]:

!ICE THICKNESS (CONCENTRATION) hi_1ib, comnci_1tb

hi_ib3 = m_ice(elem2D_nodes(:,iceberg_elem))

conci_ib3 a_ice(elem2D_nodes(:,iceberg_elem))

call FEM_3eval(hi_ib,conci_ib,lon,lat,hi_ib3,conci_ib3, &
iceberg_elem)

P_ib = 20000. * hi_ib * exp(-20.*(l-conci_ib))

Zunichst werden zwei Arrays hi_ib3 und conci_ib3 mit jeweils drei Eintragen erhal-
ten, welche die Meereisdicke und -konzentration in den Ecken des Eisbergelementes
iceberg_elem beinhalten. Die Subroutine FEM_3eval wird erneut verwendet, um aus
den Werten in den Eckpunkten des Elementes einen entsprechenden Wert der Meereis-
dicke hi_ib und -konzentration conci_ib an der Position des Eisbergs zu erhalten. Es
folgt die Bestimmung der Meereishirte nach Gleichung (3.16).

Neben den Geschwindigkeiten des Ozeans, der Atmosphére und des Meereises sind die
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Angriffsflichen zu bestimmen, an denen die in Abschnitt 3.2.3 eingefiithrten Schubspan-
nungsterme wirken. Die Subroutine compute_areas berechnet diese unter der Annahme
eines quaderformigen Eisbergs mit quadratischer Deckflache:

call compute_areas(Ao, Aa, Ai, Ad, depth_ib, &
height_ib, length_ib, width_ib, hi_ib)

Die Riickgabewerte Ao, Aa und Ai stellen die Angriffsflachen von Ozean, Wind und Mee-
reis dar, welche in den entsprechenden form drags zum Einsatz kommen. Die Fliche
Ad findet in den skin drags von Ozean und Atmosphire Verwendung.

Es sei bemerkt, dass durch Andern dieser Routine auf einfache Weise auch andere
Eisberggeometrien verwendet werden konnten. Diese Anderung miisste dann an ent-
sprechender Stelle des Codes beim Schmelzen von Eisbergen Beachtung finden.

Nach Auslesen des Coriolisparameters fcoriolis

[ fcoriolis = coriolis_param_elem2D(iceberg_elem)

kann die horizontale Beschleunigung (au-ib, av_ib) berechnet werden, die der Eisberg
in diesem Zeitschritt erfahrt. Der Aufruf von iceberg acceleration

Codefragment A.5: Berechnung der Beschleunigung

call iceberg_acceleration(au_ib,av_ib, Ao,Aa,Ai,Ad, &
uwo_ib,vo_ib,ua_ib,va_ib,ui_ib,vi_ib,&
u_ib,v_ib, mass_ib, fcoriolis, &
Ci,Ca,Co, Cda_skin,Cdo_skin, ... )

berechnet alle Terme, die auf der rechten Seite von Gleichung (4.24) im Falle einer
semi-impliziten Diskretisierung des Coriolisterms mit At multipliziert werden (siehe
Codefragment A.5).

Hier werden also alle Beschleunigungen berechnet. Der Tideneffekt wird, falls akti-
viert, in dieser Routine durch Anpassung der Neigung der Meeresoberflache beachtet.
Die Glattung der Neigung der Meeresoberfléche ist in dieser Routine ebenfalls beach-
tet. Weitere Variationen, etwa das Hinzufiigen neuer Krafte, konnen in dieser Routine
einfach implementiert werden.

Danach wird die Geschwindigkeit des Eisbergs aktualisiert,

new_u_ib = u_ib + au_ib * dt_ib
new_v_ib = v_ib + av_ib * dt_ib

wobei die neue Geschwindigkeit als (new_u_ib, new_v_ib) zwischengespeichert wird. Im
Falle der semi-impliziten Methode zur Diskretisierung des Coriolisterms wird noch die
Matrixmultiplikation aus Gleichung (4.26) durchgefiihrt.
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A.3 Die Subroutine iceberg_dyn

Kommt hingegen die Adams-Bashforth-Methode zur Diskretisierung des Coriolisterms
zum Einsatz, so berechnet der Aufruf von iceberg_acceleration in Codefragment A.5
alle Terme, die auf der rechten Seite von Gleichung (4.13) mit At multipliziert werden
— unter Beachtung der impliziten Diskretisierung der ozeanischen Schubspannung. Da
nur ein Term der ozeanischen Schubspannung im Zeitschritt n + 1 diskretisiert wird,
folgt eine im Vergleich zu Gleichung (4.26) modifizierte Matrixmultiplikation.

Wie in Abschnitt 4.4.3 eingefiihrt, wird das Einfrieren von Eisbergen im Meereis durch
eine kontinuierliche Zunahme des Einflusses der Meereisdriftgeschwindigkeit implemen-
tiert. Der folgende Codeausschnitt A.6 zeigt die Implementierung, die in der vorliegen-
den Arbeit gewahlt wurde.

Codefragment A.6: Parametrisierung des Einfrierens von Eisbergen im Meereis

call iceberg_frozen(frozen_in, P_sill,P_ib, conc_sill,conci_ib)

new_u_ib (1-frozen_in) * new_u_ib + frozen_in * ui_ib

new_v_ib

(1-frozen_in) * new_v_ib + frozen_in * vi_ib

Der Aufruf von iceberg_frozen berechnet, falls das Einfrieren im Meereis aktiviert
ist, den Wert der Regimefunktion r(A, P) aus Gleichung (4.40), sodass

frozen in = factor(P_ib,P_sill,P_sill — 3000.0) (A.2)

« factor(conci_ib, conc_sill, conc_sill — 0.04) (A.3)

Durch den Parameter frozen_in kann die zuvor berechnete Eisberggeschwindigkeit
(new_u_ib, new_v_ib) mit der Driftgeschwindigkeit (ui_-ib,vi_ib) des Meereises gewich-
tet werden.

Der dynamische Teil ist hiermit beendet.

Der Aufruf der thermodynamischen Subroutinen findet an geeigneter Stelle, falls ak-
tiviert, ebenfalls in der Subroutine iceberg dyn statt, da hier die meisten notigen
Variablen bereits berechnet bzw. ausgelesen sind. Die Subroutinen zur Berechnung der
Thermodynamik finden sich in der Datei icb_thermo.F90.

Beim thermodynamischen Teil wird zundchst die Meeresoberflachentemperatur (sea
surface temperature, SST) sst_ib und der -salzgehalt (sea surface salinity, SSS) sss_ib
an der Position des Eisbergs aus den Arrays Tsurf und Ssurf, die FESOM liefert, be-
rechnet. Im Anschluss berechnet die Routine iceberg meltrates die Schmelzraten
M_b, M_v und M_e nach Gleichung (3.29), (3.31) und (3.34):

call FEM_eval( sst_ib,sss_ib,lon_rad,lat_rad, &
Tsurf ,Ssurf,iceberg_elem)
call iceberg_meltrates(M_b,M_v,M_e, u_ib,v_ib, uo_ib,vo_ib,&
ua_ib,va_ib, sst_ib, length_ib, conci_ib)
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An dieser Stelle konnten alternative Schmelzratenberechnungen, etwa abhangig vom
Salzgehalt sss_ib, durchgefiihrt werden.

Daraufhin werden die Dimensionen des Eisbergs, wie in Abschnitt 3.3.4 beschrieben,
aktualisiert,

call iceberg_newdimensions( depth_ib,height_ib,length_ib, &
width_ib,M_b,M_v,M_e, ...)

wobei Volumen und Masse des Eisbergs zu Beginn des nachsten Zeitschritts neu berech-
net werden. Ist ein Eisberg geschmolzen, so wird dies hier erkannt und die Hauptroutine
iceberg_step verlassen.

Der thermodynamische Teil ist hiermit beendet. Einige Subroutinen, die zuvor ohne
genaue Erlauterung benutzt wurden, werden nun dargestellt.

A.4 Weitere ausgewahlte Subroutinen

In diesem Abschnitt werden weitere Subroutinen im Detail beschrieben, welche zuvor
schon zum Einsatz kamen. Die wichtigsten Subroutinen, die im Laufe der Entwicklung
des Eisbergmodells entstanden sind, sind in der vorliegenden Arbeit damit umfassend
erklart.

A.4.1 Umrechnung zwischen globalen und lokalen Elementindices

Um zu entscheiden, welcher Prozessor die Dynamik und Thermodynamik eines Eis-
bergs zu berechnen hat, wird der globale Index des Elementes, in dem sich der Eisberg
am Ende des Zeitschrittes aufhalt, unter allen beteiligten Prozessoren kommuniziert.
In jedem Zeitschritt wird tberpriift, welche Prozessoren das entsprechende Element
zu ihren lokalen Elementen zdhlen. Da dies bis zu drei Prozessoren sein konnen, wird
eine eindeutige Zuordnung durch Wahl des Prozessors erreicht, der den ersten Knoten
des Elementes zu seinen lokalen 2D-Knoten zahlt. Die Abbildung, die den globalen
Elementindex auf den lokalen Index eines jeden Prozessors umrechnet, wird wie folgt
erhalten.

Nachfolgend ist ein Ausschnitt aus der Subroutine global2local gezeigt, welche sich
in der Datei icb_elem.F90 befindet und als Ergebnis das Array local_idx_of zuriick-
gibt:

local_idx_of = 0

do n = 1, myDim_elem2D
local_idx_of(myList_elem2D(n)) = n

end do
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A.4 Weitere ausgewéhlte Subroutinen

Das Array myList_elem2D wird von FESOM bereitgestellt und rechnet lokale Elemente-
Indices in die globale Nummerierung um. Mit einer Do-Schleife iiber die Zahl der lo-
kalen Elemente myDim _elem2D wird die geforderte inverse Abbildung leicht erhalten:
Das Array local_idx_of ordnet dem globalen Elementindex den lokalen Index auf
dem jeweiligen Prozessor zu. Gehort das Element nicht zu den lokalen Elementen des
jeweiligen Prozessors, so wird 0 zuriickgegeben.

Durch den Aufruf

[call global2local(local_idx_of)

wird fiir jeden Prozessor ein eigenes Array local_idx_of angelegt.

A.4.2 FEM eval und FEM 3eval

Um Arrays bzw. deren zugehorige Finite-Elemente-Darstellung an der Position des
Eisbergs auswerten zu konnen, wurde die Subroutine FEM_eval implementiert. Diese
findet sich in der Datei icb_elem.F90.

Da oftmals Vektorfelder ausgewertet werden, beispielsweise die horizontale Meereis-
driftgeschwindigkeit (u_ice,v_ice), ist die Subroutine so angelegt, dass ihr zwei Kom-
ponenten field_u und field_v iibergeben werden konnen:

evaluates a given FEM wvectorfield at location lon,lat (radiant)
OUT: w_at_ib, wv_at_ib (u and v component at location of iceberg)
IN : lon, lat (position of iceberg in radiant)

field_w , field_-v (u and v components of wvector field)

elem (the LOCAL element the iceberg lies in)

subroutine FEM_eval(u_at_ib ,v_at_ib,lon,lat,field_u,field_v, elem)

Riickgabewerte sind die entsprechenden Werte u_at_ib sowie v_at_ib an der Position
(lon,lat) des Eisbergs, welcher sich in dem Element elem befindet. Die Bestimmung
des Wertes u_at_ib aus den ersten Komponenten (field_u) des Vektorfeldes ist im
Folgenden dargestellt, die Bestimmung des zweiten Wertes v_at_ib erfolgt analog.

Zu beachten ist, dass die dem Feld field_u zugehorige Finite-Elemente-Darstellung
aufgrund der Verwendung der bekannten ” Hiitchenfunktionen” stetig und eingeschrankt
auf Elemente der Triangulierung bilinear ist.

Zu Beginn werden die Koordinaten (z1,y1), (%2, y2) sowie (z3,y3) der drei Eckknoten
des Elementes elem und die Werte T1_u, T2_u sowie T3_u des Feldes field_u an diesen
Knoten bestimmt.

Die Finite-Elemente-Darstellung des Feldes field_u, eingeschrankt auf ein Element
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der Triangulierung, kann durch eine Ebenengleichung
T(x,y)=ca-z+f-y+v (A.4)

mit drei Unbekannten beschrieben werden, welche durch die drei Knoten und ihre zu-
gehorigen Werte T1_u, T2_u sowie T3_u festgelegt sind.

Die Subroutine FEM_eval bestimmt unter Verwendung von Gleichung A.4 den Wert
uat_ib an der Position (lon,lat) des Eisbergs, was einer bilinearen Interpolation
gleichkommt.

Im Unterschied zur Subroutine FEM_eval, welche ein komplettes Vektorfeld als Einga-
bedatum hat, konnen der Subroutine FEM_3eval direkt drei Werte an den Eckknoten
des Elementes elem iibergeben werden, welche dann bilinear zur Position des Eisbergs
interpoliert werden. Das weitere Vorgehen innerhalb der beiden Subroutinen ist iden-
tisch.
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B Installation und Benutzung des
Eisbergmodells

Sind die in Anhang A beschriebenen Anderungen der Datei fesom_main.F90 durch-
gefiihrt, so miissen nur noch wenige Modifizierungen der Dateien einer bereits beste-
henden FESOM-Installation vorgenommen werden, um diese um die Eisbergfunktionen
zu erweitern. Diese Anderungen sind im Folgenden beschrieben.

Das Makefile muss um die Dateien des Eisbergmodells erweitert werden

# modules
MODULES =

icb_modules .o \

# objects
OBJECTS=

icb_step.o
icb_elem.o
icb_dyn.o
icb_thermo.o

—

sodass das Kommando

make

alle notigen Dateien kompiliert und verlinkt. Bei Anderungen von Eintragen im Eis-
bergmodul in der Datei icb_modules.F90 sollte durch einen Aufruf von

make clean bzw. rm iceberg params.mod

und anschlieBendem make-Kommando sichergestellt werden, dass die neuen Werte
benutzt werden.

In der Datei icb_step.F90 miissen die Pfade der Ausgabedateien des Eisbergmodells
angegeben werden:

file_track=’'/path/iceberg_~’
file_forces_u=’'/path/iceberg_forces_u_’
file_forces_v='/path/iceberg_forces_v_~
file_meltrates=’/path/iceberg_melt_’
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Die Dateinamen werden vom Modell mit der Nummer des Eisbergs erganzt, der gera-
de simuliert wird, sodass beispielsweise fiir den ersten simulierten Eisberg die Da-
teien iceberg_1.dat, iceberg_forces_u_1.dat, iceberg_forces_v_1.dat sowie ice-
berg melt_1.dat in dem angegebenen Verzeichnis ’/path/’ erstellt werden.

Die Datei iceberg_1l.dat wird gegen Ende der Subroutine iceberg-step beschrie-
ben und enthélt spaltenweise die folgenden Variablen:

Zeitschritt istep, Léngengrad der (rotierten) Eisbergposition in Radiant lon_rad,
Breitengrad der (rotierten) Eisbergposition in Radiant lat_rad, Léngengrad der (ro-
tierten) Eisbergposition in Dezimalgrad lon_deg, Breitengrad der (rotierten) Eisberg-
position in Dezimalgrad lat_deg, Geschwindigkeitskomponente in zonaler Richtung
u_ib, Geschwindigkeitskomponente in meridionaler Richtung v_ib, Wert der Regime-
funktion frozen_in, Eisharteschwellenwert P_sill, aktuelle Eishéirte an der Position
des Eisbergs P_ib, aktuelle Meereiskonzentration an der Position des Eisbergs conci_ib
sowie die Gesamtbeschleunigung dudt und dvdt.

Die Datei iceberg_forces_u_1.dat enthélt die nachfolgend genannten Variablen und
wird gegen Ende der Subroutine iceberg-acceleration in der Datei icb_dyn.F90
beschrieben:

Die Identifikationsnummer des Prozessors mype, den Zeitschritt istep sowie die Be-
schleunigungen in zonaler Richtung beziiglich der wirkenden Kréfte. Dies ist der ozea-
nische form drag, der ozeanische skin drag ocean_skin_u, der atmosphérische form drag
air_drag-u, der atmospharische skin drag air_skin_u, die Schubspannung des Mee-
reises ice_drag u, die wave radiation force wave_radiation_u, die Hangabtriebskraft
surface_slope_u sowie die Corioliskraft fcoriolis * v_ib.

Eine analoge Reihenfolge liegt der Datei iceberg_forces_v_1.dat zugrunde.

Die Datei icb_melt_1.dat wird gegen Ende der Subroutine iceberg newdimensions
(zu finden in der Datei icb_thermo.F90) beschrieben und enthélt spaltenweise die
folgenden Variablen:

Die Schmelzraten M_b, M_v und M_e, die Dimensionen des Eisbergs height_ib, length_ib
sowie die Volumeninderung tvl * 32 in m?/Tag. tvl (total volume loss) gibt den Vo-
lumenverlust pro Zeitschritt an (hier 45 min).

Die vier Ausgabedateien des Eisbergmodells konnen beispielweise mit den MATLAB-
Routinen, die auf der beigefiigten DVD zu finden sind, (graphisch) ausgewertet werden.

Am Ende eines FESOM-Laufes werden die wichtigsten Variablen des Eisbergmodells
in der Datei iceberg.restart gesichert. Diese Datei wird an dem Ort erstellt, der
in dem Eisbergmodul festgelegt ist. Das Eisbergmodell ist so ausgelegt, dass bei Be-
ginn einer Simulation mit FESOM iberprift wird, ob eine Datei iceberg.restart
an dem angegebenen Ort existiert. Falls ja, wird die Simulation mit den gespeicherten
Einstellungen weitergefithrt — mdégliche zwischenzeitliche Anderungen des Eisbergmo-
duls werden dann ignoriert! Soll eine neue Simulation durchgefithrt werden oder eine
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Simulation wiederholt werden, so muss die Datei iceberg.restart geloscht oder um-
benannt werden.
Wird eine Datei iceberg.restart eingelesen, so wird dies in der Ausgabedatei von

FESOM

read iceberg restart file
sk ok sk ok kK ok kK ok K ok ok ok ok K ok ok ok ok K ok ok ok ok o K ok ok ok K K K ok ok sk o o ok ok K ok o ok ok K ok ok K ok oK K o K ok ok Kk K Kk

angegeben, andernfalls ist dort

no iceberg restart
sk sk kK ok oKk K K oK K K K K oK oK 3K 3K ok o ok K K K K oK oK ok ok ok ok ok K K ok sk sk sk ok ok K K K sk K 3k 3k 3 kK K K K K oK K K K K K

zu lesen.

Bei Benutzung von mehr als 32 Prozessoren ist vereinzelt ein Programmabbruch aufge-
treten, da das Array local idx_of nach einem FESOM-Output nicht mehr vorhanden
zu sein scheint bzw. beschéadigt ist. Durch die Anderung von

if (firstcall) then

!'creates mapping

call global2local(local_idx_of)
firstcall=.false.

end if

in der Datei icb_step.F90 zu

if (.true.) then

l'creates mapping

call global2local(local_idx_of)
firstcall=.false.

end if

kann dies notdiirftig behoben werden: Hier wird das Array local_idx_of nun in jedem
Zeitschritt und nicht nur zu Beginn der Simulation geschaffen, was etwas Zeit in An-
spruch nimmt.

Zuletzt sei erwahnt, dass bei Benutzung des Effektes der Tiden zwecks einfacher Im-
plementierung in der Datei namelist.oce nur die Wahl von

(tide_opbnd_type:’ssh ’

glltig ist.
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Spur der Eigenwerte der jeweiligen Amplifikationsmatrizen fiir o = 0 (explizit),
a = 0.5 (Trapezmethode) und o = 1 (implizit). Vom Punkt (1,0) ausgehend ist
der jeweilige Eigenwert in Abhéngigkeit von Atf fiir At = 0: 1000 : 10% s dargestellt
(untere Halbebene) sowie fiir At = 0 : —1000 : —10° s (obere Halbebene), da der
Coriolisparameter je nach Position auf der Erdoberfliche negativ bzw. positiv sein
kann. Der Coriolisparameter ist hier konstant mit f = 10_4%. Die Abbildung ist
angelehnt an Kurihara [1965]. . . . . . . . . . . . . ... ... ..
Numerische Lisung zu verschiedenen Werten fiir a.. Zeitschrittweite ist At = 2700 s,
entsprechend der FESOM-Zeitschrittweite. Die untere Abbildung zeigt die instabile
explizite Losung (oc = 0.0). Zu beachten sind die unterschiedlichen Skalen. . . . . .
Betrag des ersten Eigenwertes \1 fiir die Adams-Bashforth-Methode mit e yp = 0
(rot) und mit €4 = 0.03 (griin) in Abhéngigkeit von —fA¢. . . . . . . . .. ..
Numerische Lésung zu verschiedenen Werten € 4p. Zeitschrittweite ist At = 2700s. .
Numerische Losung der nichtlinearen friction equation. Zeitschrittweite 45min bzw.
Imin (Referenzlauf). . . . . . . . . . . . ..
Breitengrade verlaufen parallel zueinander und haben den gleichen Abstand, wahrend
Léangengrade an den Polen zusammenlaufen. . . . . . . . . . . . . . . . . ...
Indices der 2D Knoten an der Meeresoberfliche. Rot: Randknoten (1), Innere
Knoten (0). Die ”Randknoten” zwischen Siidamerika und der Antarktis sowie zwi-
schen Gronland und Nordamerika markieren periodische Rénder des Ozeanmodells
und kénnen von den hier gebrauchten Kiistenknoten mittels eines weiteren Index
unterschieden werden. . . . . . . . . . . Lo oL 000
a) Element mit 2 Randknoten (rot) und einem inneren Knoten (griin).

b) Typisches Element mit einem Randknoten. Elemente dieser Art besitzen genau 2
Nachbarelemente mit je 2 Randknoten. . . . . . . . . . . . . . . . ... ...
Zu sehen ist ein Beispiel einer simulierten Eisbergtrajektorie in einer frithen Simula-
tion. Die Glittung des Gradienten der Meeresoberflichenauslenkung war noch nicht
implementiert. . . . . . . . . . . 0 e e e e e e e e e e e e e e
Dargestellt ist die Funktion factor. Vor dem Schwellenwert (sill) befindet sich eine
Ubergangszone, in der ein linearer Ubergang mit Funktionswerten zwischen 0 und 1
stattfindet. . . . . . . L L oL e e e
Dargestellt sind zwei berechnete Trajektorien desselben Eisbergs unter Benutzung
der Regimefunktion ( ) und ohne Benutzung dieser zusétzlichen Parametrisie-
rung (rot). Schwarze Punkte zeigen Positionen, an denen der Eisberg sich mit der
Geschwindigkeit des Meereises bewegt hat. Die linke Trajektorie zeigt eine Uber-
gangsphase (blaue Punkte), in der der Einfluss des Meereises langsam abnimmt. Die
Koordinaten sind in geographischer Lange und Breite gegeben. . . . . . . . . . .
Dargestellt ist die Trajektorie des Eisbergs Nr. 1 unter Nutzung der impliziten Dis-
kretisierung (rot) und der Adams-Bashforth-Methode (schwarz). Die Zeitschrittweite
betragt jeweils 45 min. Der Ausschnitt rechts zeigt eine VergréfBerung des Endes der
beiden Trajektorien. Die geringe Abweichung der beiden Trajektorien voneinander ist
ebenfalls quantitativ dargestellt. Zur besseren Einordnung der Abweichung: 1° stli-
cher Lénge entspricht bei 55°S etwa 111 km - cos(—55°) =~ 64 km. Der Startpunkt
befindet sich unten links im Bild. . . . . . . . . . . . . ... ...
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Die 12 Eisberge, welche vom AWI zwischen Januar und Marz 1999 mit GPS-Sendern
ausgestattet wurden. Rot: Startpunkte auf dem Meridian von Greenwich (Nullme-
ridian). Dunkelgriin: Startpunkte nahe der Neumayer-Station II (ca. 71°S, 8°W ).
Blau: Startpunkte jeweils ca. 75°S. Abbildung nach Schodlok et al. [2006] . . . . .
Dargestellt ist die Drift der Eisberge Nr. 1 bis Nr. 3 nach Simulation des Referenz-
modelles (fett gedruckte Linien) und nach Beobachtung (diinn gedruckte Linien).
Die wirkenden Beschleunigungen auf IB2 im ersten Monat der Drift. Mit ”surface
slope” ist die Beschleunigung aufgrund der Neigung der Meeresoberflédche bezeichnet.
"frozen” kennzeichnet Zeitrdume der Drift, in denen der Eisberg fest im Meereis
eingeschlossen war. Dieser Effekt war hier ausgeschaltet. . . . . . . . . . . . ..
Dargestellt sind die wirkenden Beschleunigungen auf IB1 im ersten Monat der Drift.
Die Darstellung zeigt die modellierte Geschwindigkeitsverteilung des Eisbergs IB3,
der auf dem Nullmeridian gestartet ist. . . . . . . . . . . . . . . . . . ...
Dargestellt ist die Drift der Eisberge Nr. 4 und Nr. 5 nach Simulation des Referenz-
modelles (fett gedruckte Linien) und nach Beobachtung (diinn gedruckte Linien).
Dargestellt ist die Drift der Eisberge Nr. 6 und Nr. 12 nach Simulation des Referenz-
modelles (fett gedruckte Linien) und nach Beobachtung (diinn gedruckte Linien).
Dargestellt sind die wirkenden Beschleunigungen auf IB4 im ersten Monat der Drift.
Dargestellt ist die Drift der Eisberge Nr. 7 bis Nr. 9 nach Simulation des Referenz-
modelles (fett gedruckte Linien) und nach Beobachtung (diinn gedruckte Linien).
Dargestellt ist die Drift der Eisberge Nr. 10 und Nr. 11 nach Simulation des Refe-
renzmodelles (fett gedruckte Linien) und nach Beobachtung (diinn gedruckte Linien).
Die wirkenden Beschleunigungen auf IB11 im ersten Monat der Drift. Die Coriolis-
kraft und die Hangabtriebskraft (surface slope) balancieren sich. . . . . . . . . .
Die wirkenden Beschleunigungen auf IB11 im ersten Monat der Drift. Die Einfliisse
der Corioliskraft und der Hangabtriebskraft (surface slope) wurden im Vergleich zu
Abbildung 5.11 entfernt, um die restlichen Beschleunigungen veranschaulichen zu
kénnen. . . . . . . L Lo L e e
Die Darstellung zeigt die modellierte Geschwindigkeitsverteilung des Eisbergs IB11,
der bei ca. 75° S gestartet ist. . . . . . . . . . . .. ..o
Abweichung der Modelleisberge IB1 bis IB11 von der Beobachtung in den ersten 23
Tagen (~ 550 h) der jeweiligen Drift. Die rote Linie zeigt die mittlere Abweichung
des Eisbergensembles. . . . . . . . . . . . . 00000 e e e
Dargestellt sind die mit dem Referenzmodell erhaltenen Simulationsergebnisse aller
zwolf modellierten Eisberge. . . . . . . . . . . . . e
Dargestellt sind die Simulationsergebnisse aller zwélf modellierten Eisberge mit im
Vergleich zum Referenzmodell deaktivierter ozeanischer Schubspannung. . . . . .
Dargestellt sind die Simulationsergebnisse aller zwé6lf modellierten Eisberge mit u, =
0 m/s im Vergleich zum Referenzmodell. . . . . . . . . . . . . . . ... ...
Dargestellt sind die Simulationsergebnisse aller zwolf modellierten Eisberge mit ei-

nem im Vergleich zum Referenzmodell doppelt so hohen form drag coefficient C, =

Dargestellt sind die Simulationsergebnisse aller zwélf modellierten Eisberge mit einer

im Vergleich zum Referenzmodell deaktivierten Windschubspannung. . . . . . . .
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Dargestellt sind die Simulationsergebnisse aller zwolf modellierten Eisberge mit ei-

nem im Vergleich zum Referenzmodell doppelt so hohen form drag coefficient C, =

Dargestellt sind die Simulationsergebnisse aller zwoélf modellierten Eisberge mit einer
im Vergleich zum Referenzmodell deaktivierten Corioliskraft. . . . . . . . . . . .
Dargestellt sind die Simulationsergebnisse der Eisberge IB1 bis IB3 mit einer im
Vergleich zum Referenzmodell deaktivierten Corioliskraft. . . . . . . . . . . ..
Dargestellt sind die Simulationsergebnisse aller zwélf modellierten Eisberge mit einer
im Vergleich zum Referenzmodell deaktivierten Hangabtriebskraft. . . . . . . . .
Dargestellt sind die Simulationsergebnisse aller zwolf modellierten Eisberge mit einer
im Vergleich zum Referenzmodell verdoppelten Neigung der Meeresoberfliche. . . .
Dargestellt ist ein Uberblick tiber alle 12 modellierten Eisberge, der die Auswirkungen

einer aktivierten wave radiation force zeigt. . . . . . . . . . . . . ... ..

Dargestellt sind die wirkenden Beschleunigungen auf IB1 im ersten Monat der Drift.

Dargestellt ist ein Uberblick iiber alle 12 modellierten Eisberge, der die simulierte
Drift bei aktiviertem Schmelzen zeigt. . . . . . . . . . . . ... ...
Dargestellt sind die verschiedenen Schmelzraten (jeweils links) in m/s sowie die Volu-
menénderung in m®/ Tag (jeweils rechts) fiir die Eisberge IB1 bis IB6 iiber die Dauer
der gesamten modellierten Drift. . . . . . . . . . . . . . . . . ...
Dargestellt sind die verschiedenen Schmelzraten (jeweils links) in m/s sowie die Vo-
lumenénderung in m3/Tag (jeweils rechts) fiir die Eisberge IB7 bis IB12 iiber die
Dauer der gesamten modellierten Drift. . . . . . . . . . . . . . . ... ...
Gezeigt ist die Abnahme der Hoéhe, Lange und des Volumens des Eisbergs IB1.

Die linke Abbildung zeigt, wie sich die Hohe des Eisbergs IB1 bei Verwendung des
Stabilitdtskriteriums von Weeks und Mellor bis zum Ende seines Bestehens kontinu-
ierlich verringert. Die rechten beiden Abbildungen zeigen die modifizierten Schmelz-
raten sowie die Volumenabnahme des Eisbergs IB1. . . . . . . . . . . . . . ..
Gezeigt ist die durch die Topographie des Meeresbodens beeinflusste Drift von IB10
(blau) sowie die unverdnderte Drift von IB11. . . . . . . . . . . . .. .. ...
Dargestellt sind die simulierten Trajektorien der Eisberge IB1 bis IB12 fiir verschie-
dene Schwellenwerte Ps. . . . . . . . . . . . . 0 e e e e e
Gezeigt werden die modellierte Drift der Eisberge IBS und IB9 unter Benutzung des
Schwellenwertes Ps = 13000 N/m sowie die beobachteten Positionen der ARGOS

Gezeigt ist die Meereisharte P entlang der simulierten Drift von IB9. . . . . . . .
Gezeigt sind die auf IB9 wirkenden Beschleunigungen fiir den Zeitraum, in dem der
Einfluss des Meereises beginnt. . . . . . . . . . . . .. .o o
Dargestellt ist die Amplitude der My sea surface height [m], welche von TPXO7.1
berechnet wurde. . . . . . . . . . . L L L Lo
Die Darstellung zeigt die modellierte Geschwindigkeitsverteilung des Eisbergs IB11,
der bei ca. 75° S gestartet ist, unter dem Einfluss der Gezeiten. . . . . . . . . . .
Die Darstellung zeigt die auf IB11 im ersten Monat der Drift wirkenden Beschleuni-

gungen unter dem Einfluss der Gezeiten. . . . . . . . . . . . . ... .. ...

100

151



Abbildungsverzeichnis

6.1 Dargestellt sind die beobachteten Positionen des Eisbergs D18 (farbige Kreise). Aus-
gehend von diesen Punkten werden Modelleisberge gestartet, deren Trajektorien die-
selbe Farbe wie der Startpunkt aufweisen und bis zum 31.12.2006 berechnet werden.
Diinne schwarze Linien kennzeichnen die Differenz von tatsachlichen zu modellierten
Positionen (farbige Sterne). Grafik erstellt von Dr. Christine Wesche (AWI). . . . . 115

6.2 Dargestellt sind die beobachteten Positionen des Eisbergs D18 (farbige Kreise) sowie
modellierte Positionen (farbige Sterne) unter Verwendung der Parametrisierung des
Einfrierens von Eisbergen im Meereis. Grafik erstellt von Dr. Christine Wesche (AWI).117

Sofern nicht anders angegeben, wurden alle Abbildungen mit MATLAB oder dem
IXTEX-Tool PSTricks® selbst erstellt.

Die gezeigte Kiistenlinie richtet sich in den selbst erstellten Darstellungen nach Daten
des MATLAB-Tools m_map?.

Thttp:/ /www.tug.org/PSTricks/main.cgi/ [Stand: Juni 2011]
2http:/ /www.eos.ubc.ca/~rich/map.html [Stand: Juni 2011]
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