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Man leidet unter den Schranken, die zwischen den FÃ¤cher a u f g e r i c h t e t  

sind. Eine spezialisierte Wissenschaft ist nicht imstande, uns ein Weltbild zu 

geben, daÃ uns in der Verworrenheit unseres Daseins einen Halt bÃ¶te Daher 

sucht man nach Synthese, man wÃ¼nsch den groÃŸe Uberblick. 

C .  F .  von WeizsÃ¤cker 1964 
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Dissertation. Die vorliegende Arbeit ist die leicht verÃ¤ndert Fassung einer 
die 1988 am Fachbereich Geowissenschaf ten der  Universi tÃ¤ Hamburg 
eingereicht worden ist. Die Anderungen betreffen einige Textpassagen und 
eine Abbildung. 



Zusammenfassung  

Eine wichtige Komponente bei der Bildung des Antarktischen Bodenwassers stellt das 

Eisschelfwasser dar. Es  resultiert aus der Modifikation von Schelfwassermassen unter 

ausgedehnten Schelfe isgebieten.  Diese  durch Prozesse  an de r  Grenzf lÃ¤ch 

Ozean/Schelfeis bestimmte Modifikation wird mit Hilfe eines zweidimensionalen 

thermohaiinen Zirkulationsmodell auf einem Schnitt senkrecht zur Schelfeiskante 

untersucht.  Als Randbedingungen und zur Verifikation des  Modells werden 

MeÃŸergebniss aus der  Filchnerdepression herangezogen. 

Die Resultate der  Standard-Simulation zeigen zwei Zirkulationszellen auf.  Die 

dominierende Zelle transportiert bodennah Schelfwassermassen zur Aufsatzlinie und 

entlang der ansteigenden Schelfeisunterseite. Der Kontakt mit dem Eis fuhrt zum 

Schmelzen glazialen Eises mit einer maximalen Rate von 1,5 m/a an der Aufsatzlinie. 

Anfrieren und damit die Akkumulation von Meereis an der Schelfeisuntcrscite in der 

GrÃ¶ÃŸenordnu von 0,1 m/a findet in mittleren Bereichen statt. Die "obcre" Zelle, 

deren StÃ¤rk zeitlichen Schwankungen unterworfen ist ,  resultiert aus dem Salzein- 

trag und bedingt die AblÃ¶sun der modifizierten Wassermasse. Die Modellprofile im 

Ausstrombereich weisen Temperatur-, Salzgehalt-, Helium- und 8 0 - w e r t e  auf, die 

typisch sind fÃ¼ das Eisschelfwasser der  Filchnerdepression. 

Die Zirkulat ionsverhal tnisse  Ã¤nder s ich nicht g rund legend ,  wenn Randbe-  

dingungen, wie Charakteristika des Einstroms, Schelfeisoberflachentemperaturcn, 

Bodentopographie oder Morphologie des Schelfeises, variieren. Jedoch weichen die 

Eigenschaften des ~ i s s c h e l f w a s s e r s ,  wie auch die Verteilung der  Schmelz- und 

Anfrierzonen und deren Raten von den Ergebnissen des Standardlaufes ab. 

Mittels einer erweiterten Modellversion, die speziell d ie  VerhÃ¤ltniss auf einem 

Schnitt um die Berkner Insel herum berÃ¼cksichtigt wird deutlich, daÂ sich die 

Filchner und Ronne Region nicht gegenseitig beeinflussen. 



S u m m a r y  

The production of Antarctic Bottom Water is mainly influenced by Ice Shelf Water, 

which is formed due to the modification of shelf water masses under huge ice 

shelves. T O  simulate this modification a two-dimensional thermohaline circulation 

model is developed for a section perpendicular to the ice shelf edge. Hydrographie 

data from the Filchner Depression enter into the model as boundary conditions. In 

the outflow region they also serve for the verification of  model results. 

The s t anc -~rd  ~ o l u t i o n  reveals two circulation cells. The  dominant one transports 

shelf water near the bottom to the grounding line, where it begins to ascend along 

the inclined ice shelf. The contact with the ice shelf causes melting with a maximum 

rate of 1.5 m/y at the grounding line. Freezing and therefore the accumulation of sea 

ice at the bottom of the ice she'if occurs at the end of the melting Zone in the order of 

0.1 mly. A second cell with variable intensity establishes in the upper part due to the 

density input by salt rejection and causes the seperation of the modified water mass 

from the ice shelf. In the outflow region values for temperature, salinity, Helium 

and 8 0  are typical for Ice Shelf Water. 

The circulation under the ice shelf does not change dramatically by changing the 

boundary conditions,  i .  e .  varrying temperature and salinity of the inflow, the 

surface temperature of the ice shelf, the bottom topography o r  the morphology of  

the ice shelf .  However the characteristics of Ice Shelf  Water,  the distribution of 

melting and freezing zones and the melting and f reezing rates differs from the 

standard results.  

An extended version of the standard model, which simulates the conditions round 

Berkner Island, illustrates, that the Filchner and Ronne regime do not interact with 

each other in a two-dimensional way. 



E i n l e i t u n g  

Sei t  mehr  als 150 Jahren betrachten Naturforscher als Quellen des kalten Bo- 

denwassers der Tiefsee die polaren Regionen (Alexander V .  Humboldt, 18 14). Deren 

EinfluÃ beschrÃ¤nk sich nicht auf die jeweilige HemisphÃ¤re wie Rottok (1888) erst- 

mals aufzeigte. Anhand von Temperaturmessungen in der Bodenschicht erkannte er, 

daÂ bei Ca. 36ON, 17' - 18OW arktisches und antarktisches Bodenwasser aufeinander- 

treffen. BestÃ¤tig wird diese Erkenntnis rund 50  Jahre spÃ¤te von WÃ¼s (1933) , der 

den EinfluÃ des Bodenwassers antarktischen Ursprunges im westlichen Atlantik bis 

40Â° im Ã¶stliche bis 3S0N nachweisen konnte. Als Quellgebiet fÃ¼hr er dabei den 

sÃ¼dwestliche Bereich des Weddellmeeres an [Abb. 11. 

Abb. 1: Das Bildungsgebiet  des  Antarktischen Bodenwassers (AABW) [ @ 1 und 

dessen Verteilung im Weltozean (nach Emery & Meincke; 1986). 

Diese  Annahme en t s t ammt  d e r  Arbeit  von  Brennecke  (1921) ,  d e r  aus  den 

hydrographischen Daten d e r  Deutschen Antarktischen Expedition 1911 - 1912 er- 

kannte,  daÂ "im west l ichen Tei l  der  Weddel l -See  kal tes  Wasse r  den Steilhang 
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hinunter in die Tiefe sinkt, das seine Temperatur durch Mischung allmÃ¤hlic 

erhÃ¶ht bis in 4000 m Tiefe die Durchschnittstemperatur der Tiefsee von etwa -0,5OC 

erreicht ist". 

WÃ¤hren damit, ergÃ¤nz durch die Arbeiten von Mosby (1934) und Deacon (1937), die 

Quellen, Verteilung, Ausbreitung und die physikalischen und chemischen Eigen- 

schaften des Bodenwassers der Tiefseebecken bekannt waren, bestehen bis heute 

nur ungefÃ¤hr Angaben bezÃ¼glic der Bildungsrate. Die bisher bekannten Bil- 

dungsmechanismen werden rÃ¤umlic gegliedert in: 

- Tiefenwasser-Bildung durch tiefreichende Konvektion im offenen Ozean, unter- 

sucht in den Arbeiten von Gordon (1978), Killworth (1979), Gordon (1982) und 

Gordon & Huber (1984) 

u n d  

- Bodenwasser-Bildung durch Vermischungsprozesse an der Schelfkante und dem 

Kontinentalhang im sÃ¼dliche Weddellmeer, diskutiert von Foster & Carmack 

(1976), Foster & Middleton (1979), Foldvik et al. (1985a) und Foster et al. (1987). 

Tiefreichende Konvektionen scheinen durch die besonderen hydrographischen und 

topographischen VerhÃ¤ltniss des Gebietes um Maud Rise (65OS, 3OE) ausgelÃ¶s zu 

werden. Der mit der Meereisbildung einhergehende Salzeintrag beseitigt die geringe 

StabilitÃ¤ der WassersÃ¤ule so daÂ OberflÃ¤chenwasse bis in  1500-2000 m Tiefe absinkt. 

Durch Vermischungsprozesse wird das umgebende Warme Tiefenwasser (WDW) um 

durchschnittlich 0,2OC abgekÃ¼hl und der Salzgehalt um 0,02 x 1 0 '  verringert. Nur 

die diesem kÃ¤ltere WDW entsprechenden Isopyknen Ã¼berquere die unter- 

meerischen RÃ¼cken die das Weddellbecken umschlieÃŸe (Reid et al., 1977). Setzt man 

isopyknische Ausbreitung voraus, so speist das im offenen Ozean gebildete Tiefen- 

Wasser die Bodenschichten der angrenzenden Tiefseebecken. 



Im Bereich der Schelfkante des sÃ¼dwestliche Weddellmeeres dringt Modifiziertes 

Warmes Tiefenwasser (MWDW), ein Mischwasserk6rper aus WDW und Winter Wasser 

(WW), ca. 100 km weit auf den Schelf vor.  Es vermischt sich dabei mit dem 

salzreichen Westlichen Scheifwasser (WSW). Die resultierende Wassermasse sinkt 

aufgrund der  hdheren Dichte  am Kontinentalhang ab. Durch eine weitere 

Vermischung mit darÃ¼berliegende WDW entsteht das "neue" Bodenwasser des 

Weddellmeeres. Das Antarktische Bodenwasser (AABW) ist die Wassermasse aus dem 

Ubergangsbereich vom Weddellmeer-Bodenwasser (WSBW) zum Warmen Tiefenwas- 

ser [Abb. 21. 

-2 .5  ' I 
34.3 34.4 34.5 34.6 34.7 34.3 

Salzgehalt MO-31 

0- - -0 Foster&Carmack 1976 

Foidvik et al. 1985a 

. T f  Gefrlerpunktgerade bzgl. 0 MPa 

Abb. 2: Schematisiertes @/S-Diagramm zur Charakterisierung de r  Wassermassen 

des Weddellmeeres, aus deren Vermischung nach Foster & Carmack (1976) 

und Foldvik et al. (1985~) das AABW resultiert. 



Folgt man der Theorie von Foldvik et al. (1985a), so resultiert WSBW aus der Vermi- 

schung von Warmem Tiefenwasser mit Eisschelfwasser (ISW), das im Bereich des 

sÃ¼dÃ¶stlich Weddellmeeres den Kontinentalhang hinabgleitet. ISW mit Tempcratu- 

ren unter dem Gefrierpunkt an der MeeresoberflÃ¤ch ist eine wichtige Komponente 

des WSBWs und damit auch des AABWs, das zu Ca. 70% im Weddellmeer gebildet wird 

(Carmack, 1977). Da einerseits die Charakteristika des Antarktischen Bodenwassers 

Ã¼be den Weg des Tiefenwassers des Weltozeans das globale Klimageschehen be- 

einflussen, andererseits die Quelle des Eisschelfwassers unter den schwimmenden 

Schelfeisen vermutet wird. sind die Prozesse im Bereich des Schelfeises fÃ¼ Glaziolo- 

gen wie Ozeanographen gleichermaÃŸe von Interesse. 

Das Hauptziel der vorliegenden Arbeit ist die numerische Simulation der Zirkulation 

unter dem Schelfeis,  wobei die thermohalinen Prozesse an der GrenzflÃ¤ch 

OzeanISchelfeis von besonderer Bedeutung sind. Es werden die Randbedingungen so 

gewÃ¤hlt daÂ sie den VerhÃ¤ltnisse des sÃ¼dliche Weddellmeeres entsprechen, da 

Daten aus dem Bereich der Filchnerdepression vorliegen, die zur Definition der 

Randbedingungen geeignet sind. 

Nachdem Beobachtungen, bestehende Theorien und numerische Modelle bezÃ¼glic 

der Entstehung und Ausbreitung des ISWs im Kapitel I vorgestellt worden sind, wer- 

den im Kapitel I1 die Modellgleichungen und die Formulierung der "oberen" Randbe- 

dingung an der GrenzflÃ¤ch Ozean/Schelfeis diskutiert. Die numerische Umsetzung 

der Gleichungen wird in Kapitel I11 aufgezeigt, gefolgt von der Darstellung, Inter- 

pretation sowie Verifikation der Modellergebnisse des Standardlaufes und der Varia- 

tionen zum Standardlauf in Kapitel IV. Da ein UmstrÃ¶me der Berkner-Insel und da- 

mit eine Verbindung zwischen der Filchner- und Ronne-Region denkbar ist (A. 

Foldvik, pers. Mitteilung), wird im Kapitel V eine um das Ronne-Schelfeis erweiterte 

Modellversion behandelt. In Kapitel V1 erfolgt die SchluÃŸbemerkung 



I Eisschelfwasser (ISW) 

-2,4OC < 8 < -2OC 

34,56 X 1 0 " ~  < S < 34,68 X 10"3 

(Carmack  & Foster,  1977) 

I. 1 B e o b a c h t u n g e n  

Wassertemperaturen mit Werten unterhalb des Gefrierpunktes ( T )  an der 

M e e r e s  oberf lÃ¤ch sind kennzeichnend f Ã ¼  d a s  Vorhandensein V o n 

E i s s c h e l f w  asser. Sie scheinen im Bereich der Filchnerdepression permanent 

aufzutreten. Dies belegen die punktuellen Messungen von Brennecke (1921) 

und Lusquinos (1963) sowie die hydrographischen Schnitte in den Arbeiten v o n  

Carmack & Foster (1975), GammelsrQd & Slotsvik (1981) und Dieckmann et al. 

(1986). Letztgenannte Messungen zeigen entlang der F i l c h n e r - S c h e l f e i s k a n t e  

zwei ISW-Kerne un te rsch ied l icher  Temperatur und verschiedenen Volumens 

[Abb. 3a]. 

Der mÃ¤chtiger Kern mit Temperaturen von 8 < -2,1Â°C befindet sich Ã¼be dem 

westlichen Hang der Depression in einem Tiefenbereich von 700 - 1000 m. Auf- 

grund einer untermeerischen Schwelle, die die Filchnerdepression zur Tiefsee 

hin abgrenzt, gleitet nur ein Teil des ISWs den Kontinentalhang hinab. Mit 

potentiellen Temperaturen < -1,9OC wird es bei 36OW in 1500 m Tiefe beobachtet 

(Foldvik et al. 1985a; Fig. 8). Diese Messungen zeigen, daÂ ISW den Schelf 

verlÃ¤ÃŸ wobei durch die Vermischung mit dem darÃ¼berl iegende WDW das 

WSBW gebildet wird. 
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Abb. 3a: Die Verteilung der pot. Temperatur 63 auf einem Schnitt  parallel z u r  

Filchner-Schelfeiskante zwischen 35'23,5'W und 41Â°32'W 

Salzgehalt der FILCHNERDEPRESSION 
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Abb. 3b: Die Verteilung des Salzgehaltes S. 



Der  ISW-Kern Ã¼be dem tistlichen Hang der Depression weist hÃ¶her  

Temperaturen (â‚ -2,O 'C) auf. Ebenso sind das Volumen und das Tiefemiveau 

geringer. Diese Beobachtung in Zusammenhang mit der von Carmack & Foster 

(1975) ermittelten dynamischen Topographie deutet darauf hin, daÂ es s i c h  

hierbei um den rezirkulierenden Zweig des westlichen ISWs handelt, der 

sÃ¼dwÃ¤r der Topographie folgend als 6stliches ISW in 300 - 500 m Tiefe [siehe 

Abb. 3a] unter das Filchner-Schelfeis strÃ¶mt 
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Abb. 4: Progressive Vektordiagramme der Station 309 (s. Abb. 9) aus 450 m 

und 840 m Tiefe, ermittelt aus einer 21-stÃ¼ndige StrÃ¶mungsmessung 



Die Daten der einzigen StrÃ¶mungsmessun aus dem Bereich des Ã¶stliche Kerns, 

die wÃ¤hren der deutschen Antarktis Expedition 1985 ANT 11113 durchgefÃ¼hr 

wurde, lassen jedoch erkennen, daÂ Ã¼be die gesamte Tiefe ein nach Norden 

setzender Reststrom existiert (G. Krause, pers. Mitteilung) [Abb. 41. Wegen der 

geringen Dauer von 21 Stunden ist die Messung von beschrÃ¤nkte Aussage- 

k r a f t .  

Eisschelfwasser ist nicht allein ein PhÃ¤nome der Filchnerdepression, sondern 

wurde ebenfalls mit potentiellen Temperaturen von -2,0Â° westlich der Berk- 

ner-Insel vor dem Ronne-Schelfeis beobachtet (Rohardt, 1984; Foldvik et al. 

1985b). Inwieweit hier drei ISW-Kerne permanent anzutreffen sind, kann 

aufgrund des geringen Beobachtungszeitraumes nicht beurteilt werden. 

AuÃŸerhal des Weddellmeeres wurden die Charakteristika des ISWs vor dem 

Amery-Schelfeis (Sverdrup, 1940) sowie auf dem Rossmeer-Schelf gemessen 

(Jacobs et al., 1970; Gordon, 1971). Aufgrund der vertikalen Struktur der Wasser- 

sÃ¤ul wird auf dem Rossmeer-Schelf von einem oberen (LISW) und einem unte- 

ren (DISW) Eisschelfwasser gesprochen. DISW lÃ¤Ã sich bis zur Schelfkante 

verfolgen (Jacobs & Fairbanks, 1985; Fig. 6a), wo es an der Bildung des salzrei- 

chen Bodenwassers (HSBW) beteiligt ist. Eine Ausbreitung des HSBWs, frÃ¼he als 

Rossmeer-Bodenwasser bezeichnet (Jacobs et al., 1970), nach Norden findet nur 

begrenzt statt, so daÂ der EinfluÃ auf die Bodenschichten der angrenzenden 

Tiefseebecken, wie vom WSBW bekannt, unbedeutend ist. 

I. 2 T h e o r i e n  

Der Gefrierpunkt des Meerwassers wird bestimmt durch dessen Salzgehalt 

(Knudsen, 1903) und durch den vorherrschenden Druck; T ist naturgemÃ¤ 

nicht definiert fÃ¼ negative Salzgehaltwerte. Da eine ErhÃ¶hun des 



Salzgehaltes undIoder des Druckes zu einer Erniedrigung von T fÃ¼hrt 

vermutete Sverdrup (1940), daÂ im Ozean Temperaturen unterhalb des 

Gefrierpunktes bezÃ¼glic 0 MPa nur dann erreicht werden kÃ¶nnen wenn in 

150 - 200 m Tiefe eine WÃ¤rmesenk existiert. Diese lokalisierte Lusquinos (1963) 

an der Unterseite schwimmender Schelfeisgebiete, die in der von Robin (1979) 

angegebenen Weise von Scheifwassermassen unterstrÃ¶m werden. 

Abb. 5: Schematische Darstellung der  zweidimensionalen Zirkulation unter 

sowie die  Verteilung von Schmelz- und Anfrierzonen entlang einer 

geneigten Schelfeisunterseite (nach Robin, 1979). 

Seitliche Begrenzungen und eine trogÃ¤hnlich Struktur  des Meeresbodens 

verursachen dabei die vornehmlich zweidimensionale Zirkulation [Abb. 51. Eine 

geschlossene Zirkulat ion ergibt s ich aus Isotopendaten,  d ie  fÃ¼ in der 

WassersÃ¤ul gebi ldete  Eiskristalle gemessen wurden  (J.  Kipfstuhl,  pers. 

Mit te i lung) .  Sche l fe i smassenb i lanzen  (Behrendt ,  1968)  und EismÃ¤cht ig  

keitsuntersuchungen mit Hilfe von Radiowellen (Neal, 1979; Robin et al. 1983) 

und Eisbohnmgen (Morgan, 1972; Engelhardt & Determann, 1987) bestztigen 

die in Abb. 5 erfolgte Einteilung der Schelfeisunterseite in Zonen des 

Schmelzens und des  Anfrierens. 



Um den Schmelz - bzw. AnfrierprozeÃ an der GrenzflÃ¤ch OzeanISchelfeis fÃ¼ 

ein Wasservolumen zu erklÃ¤ren das  s ich  auf dem Gefrierpunkt an  de r  

MeeresoberflÃ¤ch befindet und in dem der  WÃ¤rme und Salzaustausch sowie 

DruckÃ¤nderunge mÃ¶glic sind, wird Abbildung 6 herangezogen. Sie ist die 

schematische Darstellung der Phasendiagramme bei den DrÃ¼cke 0, 5 und 8 

MPa, die fÃ¼ ein aus SalzlÃ¶sun und Eis bestehendes geschlossenes System gÃ¼lti 

s ind.  Das Augenmerk sei auf d ie  druckabhÃ¤ngige Gefrierpunktkurven AB 

ger ichte t ,  d i e  in diesem Konzentra t ionsbere ich als Geraden approximiert  

werden kÃ¶nnen Sie  reprÃ¤sentiere d ie  Gesamtheit  der  mÃ¶gliche thermodyna- 

mischen GleichgewichtszustÃ¤nde die  von jedem aus  SalzlÃ¶sun und Eis be- 

stehenden System angestrebt werden. 

L ,  r 

30 3 5 4 0  

Sa lzgeha l t  t *10 -~1  

Abb. 6: Schematisiertes Phasendiagramm fÃ¼ das System SalzlÃ¶sung-Ei unter 

den DrÃ¼cke 0, 5, und 8 MPa zur ErklÃ¤run des Schmelzprozesses bei 

8 MPa und zur  ErklÃ¤run de r  Bildung von Eiskristallen in der  

WassersÃ¤ul durch Druckentlastung e iner  auf in-situ Gefr ierpunkt  

befindlichen Wassermasse (nach Doake, 1976). 
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FÃ¼ den S c  hrn e  1 z p  r o z eJ bei konstantem Druck ist erforderlich, daÂ die 

Temperatur der SalzlÃ¶sun oberhalb des in-s i tu  Gefrierpunktes liegt; Punkt Co 

in Abb. 6. Nur durch WÃ¤rmeabgab kann die Gefrierpunktkurve in Punkt C, er- 

reicht werden. Die dabei freigesetzte WÃ¤rm wird bei der Phasenumwandlung 

vom festen zum flÃ¼ssige Zustand als sensible WÃ¤rm benÃ¶tigt Durch den 

SÃ¼ÃŸwassereintr verringert sich die Konzentration der SalzlÃ¶sung Damit ver- 

schiebt sich der angestrebte stabile Zustand C, auf der Gefrierpunktkurve zu 

geringeren Salzgehalten bei hÃ¶here Temperaturen; Punkt C,. 

Zwei Prozesse sind fÃ¼ die Bildung von Eiskristallen in der Wasserstiule und 

damit fÃ¼ das A n f r i e r e n  von Meereis an der Schelfeisunterseite verantwort- 

lich. Die AbkÃ¼hlun einer auf Gefrierpunkttemperatur befindlichen Salz- 

lÃ¶sun aufgrund der WÃ¤rmeleitun durch das Schelfeis bleibt unbedeutend 

(Poster, 1972), wenn man deren Advektion ent lang einer ansteigenden 

Schelfeisunterseite berÃ¼cksichtigt Hierbei ist  d i e  SalzlÃ¶sun fortlaufend 

geringeren DrÃ¼cke ausgesetzt und bewegt sich folglich auf einer Schar von 

Gefrierpunktkurven zum jeweiligen Druck. In der vereinfachten Darstellung 

[Abb. 61 sei C2 der Gleichgewichtszustand des Systems beim Anfangsdruck 

8 MPa; C3 der Endzustand unter dem niedrigeren Druck von 5 MPa. Die zum 

Erreichen von C3 benÃ¶tigt WÃ¤rm wird aus der Bildung von Eiskristallen 

gewonnen (Foldvik & Kvinge, 1974). Aufgrund der dabei stattfindenden 

Salzausscheidung erhÃ¶h sich die Konzentration in der LÃ¶sun des Systems. C, 

wandert auf der Gefrierpunktkurve zu hÃ¶here Salzgehalten bei niedrigeren 

Temperaturen, so daÂ die zum Erreichen des stabilen Zustandes Ci b e n Ã ¶ t i g t  

WÃ¤rmemeng im Vergleich zu C, - C3 geringer ist. In kleineren Schritten ge- 

dacht, lieÃŸe sich die Wege Co - C, und C, - C, in Form von Treppenstufen 

dars te l l en .  



FÃ¼ die Eisschelfwasserbildung unter dem Filchner-Schelfeis kann aufgrund 

der  beschriebenen Prozesse und in Anlehnung an Foldvik et  al. (1985a) 

folgende Theorie aufgestellt werden. Westliches Schelfwasser, relativ warm und 

salzreich, dringt am Boden der Filchnerdepression (S in Abb. 3b) bis zur 
m a X 

Aufsatzlinie des Schelfeises vor. Dort fÃ¼hr der Kontakt mit dem Schelfeis zu 

starkem Schmelzen, was eine Erniedrigung des Salzgehaltes und eine Herabset- 

zung der Temperatur zur Folge hat. Bei der Advektion entlang der ansteigenden 

Schelfeisunterseite wird die  Wassermasse solange abgekÃ¼hlt und dabei 

Schelfeis geschmolzen, bis der in - s i tu  Gefrierpunkt erreicht ist. Eine weitere 

aufwÃ¤rt gerichtete Bewegung fÃ¼hr nun zur Bildung von Eiskristallen, die am 

Schelfeis akkumulieren. Damit verbunden ist ein Salzeintrag, der die Dichte er- 

hÃ¶ht Die Wassermasse lÃ¶s sich vom Schelfeis und strÃ¶m deutlich kÃ¤lte und 

salzÃ¤rme in mittleren Tiefen als Eisscheifwasser unter dem Schelfeis hervor. 

Die geringere Dichte des ISWs gegenÃ¼be dem WSW ergibt sich aus der Tatsache, 

daÂ bei niedrigen Temperaturen die Dichte hauptsÃ¤chlic eine Funktion des 

Salzgehaltes ist (Carmack & Foster, 1975). 

Angaben zu den aus der Literatur bekannten Schmelz- und Anfrierraten wer- 

den bei der Diskussion der Ergebnisse in Kapitel IV erfolgen. 

I. 3 Numerische Modelle 

Numerische Simulationen, aus denen sich in Zusammenhang mit der Betrach- 

tung der Prozesse an der GrenzflÃ¤ch Ozean/Schelfeis die Entstehung und 

Ausbreitung von Eisschelfwasser ableiten lassen, bestehen nur ansatzweise und 

fÃ¼ das Ross-Schelfeis (MacAyeal, 1984a - Scheduikat, 1988; MacAyeal, 1985). 



Grundlage der beiden erstgenannten Arbeiten ist die aus der Dissipation der ba- 

rotropen GezeitenstrÃ¶munge an der Unterseite des Ross-Schelfeises(MacAyea1, 

1984b) resultierende turbulente kinetische Energie. Durch ihren Eintrag kann 

in Gebieten geringer WassermÃ¤chtigkei die stabile Schichtung der WassersÃ¤ul 

dadurch Ã¼berwunde werden, daÂ relativ warmes, salzreiches Schelfwasser 

(HSSW) aus der Bodenschicht in Kontakt mit dem Schelfeis gebracht wird. 

MacAyeal (1984a) legt die Grenzen der Schmelzgebiete fest, indem er den 

minimalen SÃ¼ÃŸwasserfl abschÃ¤tzt der die StabilitÃ¤ der WassersÃ¤ul aufrecht- 

erhÃ¤lt Die entsprechende FlÃ¤ch der Schelfeisunterseite, der WÃ¤rmeinhal des 

HSSW und dessen Verweilzeit unter dem Ross-Schelfeis gehen in die 

Bestimmung der Schmelzraten ein. Scheduikat (1988) zeigt mit Hilfe eines 

eindimensionalen gezeitengetriebenen Deckschichtmodells d ie  AbhÃ¤ngigkei 

der GrenzflÃ¤chenprozesse Schmelzen oder Anfrieren, von dem VerhÃ¤ltni der 

Halbachsen der Gezeitenstromellipse. VerÃ¤nderunge der Temperatur bzw. des 

Salzgehaltes am unteren Rand der Deckschicht sowie Variationen der thermi- 

schen und halinen Diffusionsgeschwindigkeiten, die die WÃ¤rme und SalzflÃ¼ss 

an der oberen Begrenzung der turbulenten Deckschicht parameterisieren, 

fÃ¼hre zwar zu unterschiedlichen Schmelz- und Anfrierraten, Ã¤nder aber 

nicht den ProzeÃ an der GrenzflÃ¤che Die Temperaturen und Salzgehaltwerte 

der Deckschicht entsprechen im Standardlauf denen des Eisschelfwassers. 

Um die Entstehung und Ausbreitung der EisschelfwasserkÃ¶rpe DISW und LISW 

zu untersuchen, wendet MacAyeal (1985) ein eindimensionales Plume-Modell 

(Killworth, 1977) fÃ¼ den dichtegetriebenen SchmelzwasserfluÃ entlang einer 

ansteigenden Schelfeisunterseite an. Die zum Schmelzen notwendige sensible 

WÃ¤rm erhÃ¤l der Plume sowohl von den unter das Schelfeis strÃ¶mende 

Schelfwassermassen wie auch durch Vermischung (Entrainment) mit Wasser- 

massen aus seiner Umgebung. In einer Parameterstudie werden der Grad der 

Modifikation durch Schmelzen an der GrenzflÃ¤che die Tiefe der horizontalen 
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Ausbreitung des Plume und der EinfluÃ der Erdrotation auf das StrÃ¶mungsver 

halten untersucht. Dabei zeigt sich, daÂ mit den Beobachtungen vergleichbare 

Ergebnisse nur dann erzielt werden, wenn die Erdrotation vernachlÃ¤ssig oder 

aber durch einen unrealistischen Reibungsparameter balanciert wird. Die 

reine geostrophische Balance reduziert die Geschwindigkeit des Plume und die 

Entrainmentrate derart, daÂ ein Schmelzen von Schelfeis kaum stattfindet. 

Durch den geringen SÃ¼ÃŸwassereintr breitet sich der Plume in grÃ¶Â§er Tie- 

fen aus als Messungen entlang der Schelfeiskante aufzeigen (Jacobs & 

Fairbanks, 1985). Ein Unterschreiten der in-s i tu  Gefrierpunkttemperatur wÃ¤h 

rend der Advektion des DISW-Plume entlang der Schelfeisunterseite, und damit 

die Bildung von Eiskristallen in der WassersÃ¤ul findet nicht statt. In allen Mo- 

dellÃ¤ufe erreicht der Plume wÃ¤hren des Aufstieges eher den Salzgehalt des 

umgebenden Wassers und lÃ¶s sich daraufhin vom Schelfeis, als die in-s i tu  Ge- 

frierpunkttemperatur. Diese kann auch aufgrund der Definition des Entrain- 

ment-Parameters, zunehmende Vermischung mit abnehmender Dichtediffe- 

renz zwischen Plume und Umgebung, nicht erreicht werden, wÃ¤r aber nÃ¶tig 

um bei einer weiteren Druckentlastung eine i n - s i t u  UnterkÃ¼hlun zu errei- 

c h e n .  

Die vorangegangenen Modellbetrachtungen haben gezeigt, daÂ das im Ab- 

schnitt 1.2 abschlieÃŸen beschriebene und in Abb. 5 skizzierte Gesamtbild Ã¼be 

die Bedingungen unter Schelfeisen durch die vorhandenen Modelle nicht wie- 

dergegeben werden kann. Die Prozesse an der GrenzflÃ¤ch OzeanISchelfeis sind 

hinreichend simuliert worden, es  fehlt aber eine Untersuchung zur Reaktion 

des gesamten ozeanischen Schelfeisregimes auf diese Prozesse. Deshalb soll mit 

Hilfe eines neuen Modellansatzes eine umfassendere Betrachtung der VerhÃ¤lt 

nisse unter Schelfeisen ermÃ¶glich werden. 



I1 Das Gleichungssystem 

In diesem Kapitel werden die Gleichungen vorgestellt, die der Beschreibung 

des Modelles dienen. Ihre Herleitung im Abschnitt 11.1 zeigt die vorgenomme- 

nen EinschrÃ¤nkunge und Vereinfachungen auf. Im Abschnitt 11.2 erfolgt 

eine ausfÃ¼hrlich Diskussion der Balancen von Temperatur und Salz an der 

GrenzflÃ¤ch Ozean/Schelfeis. 

Eine Auflistung der verwendeten GrÃ¶ÃŸ mit ihrer Bedeutung steht jedem Ab- 

schnitt voran. Bei konstanten GrÃ¶ÃŸ wird ebenfalls der Wert angegeben. 

11.1 Das Gleichungssystem fÃ¼ den Ozean 

Das verwendete Koordinatensvstem ; 

X - horizontale Koordinate; parallel zur Schelfeiskante 

Y - horizontale Koordinate; senkrecht zur Schelfeiskante 

y = 0 an der Aufsatzlinie bzw. an der Ronne-Schelfeiskante 

z - vertikale Koordinate; positiv aufwÃ¤rt gerichtet 

z = 0 an der MeeresoberflÃ¤ch 

Die verwendeten GrÃ¶ÃŸe 

Zeit 

Cor io l i sparameter  

E r d b e s c h l e u n i g u n g  

D r u c k  

Bouss inesq-Referenzdich te  

horizontale Geschwindigkeitskomponente in X-Richtung 

horizontale Geschwindigkeitskomponente in y-Richtung 
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vert ikale  Geschwindigkeitskomponente 

S t r o m f u n k t i o n  

potentielle Dichte 

potentielle Tempe,ratur 

Sa lzgeha l t  

Hel iumkonzent ra t ion  

Sauers to f f i so topen-VerhÃ¤l tn i  

horizontaler Impuls-Austauschkoeff iz ient  

ver t ikaler  Impuls-Austauschkoeff iz ient  

horizontaler Diffusionskoeffizient 

vertikaler Diffusionskoeffizient 

Messungen entlang der Schelfeiskante zeigen nur geringe Grad ien ten  in dem 

dichtebestimmenden Salzgehalt [Abb. 3b]. Bestehende Theorien und numer i sche  

Modelle [Abschnitte 1.2 und 1.31 deuten darauf hin, daÂ bei den Prozessen unter 

dem Schelfeis die grÃ¶ÃŸt Variationen senkrecht zur  Schelfeiskante e r fo lgen .  

Aus diesem Grund wird das Modell in der y/z-Ebene formuliert. In der X - Rich- 

tung wird HomogenitÃ¤ angenommen, d.h. 9/3x = 0. Im folgenden stehen die 

Koordinaten-Indizes fÃ¼ rÃ¤umliche der t-Index fÃ¼ zeitliche Ableitungen. 

FÃ¼ das Innere eines inkompressiblen Ozeans gelten im rotierenden kartesi- 

schen Koordinatensystem die Boussinesq- und hydrostat isch approximierten 

B e w e g u n g s g l e i c h u n g e n :  



ferner die KontinuitÃ¤tsgleichung 

und die Erhaltungsgleichungen fÃ¼ potentielle (=pot.) Temperatur, Salzgehalt, 

Helium und das Sauerstoffisotopen-VerhÃ¤ltni 6 1 8 0 .  

H e  + (V He)  + (W He)^ = KH He + Kv Hezz + C (1 I . l .g )  
Y YY 

Hierbei beschreibt der Term C den Beitrag der konvektiven Vermischung. D i e s e  

dient dazu, in der WassersÃ¤ul auftretende statische InstabilitÃ¤te zu beseitigen. 

Bei Erhaltung von Temperatur und Salz werden abwÃ¤rtsgerichte benachbarte 

Volumina bis zu der Tiefe vermischt, in der statische StabilitÃ¤ erreicht ist. Da 

eine einmalige Vermischung die StabilitÃ¤ der gesamten WassersÃ¤ul nicht 

gewÃ¤hrleistet wird der Vorgang mehrmals wiederholt. 

Ebenfalls gilt die Zustandsgleichung: 

in der die pot. Dichte als Funktion der pot. Temperatur, des Salzgehaltes und des 

Referenzdruckes beschrieben wird. Die pot. Temperatur berechnet sich be- 

zÃ¼glic des Referenzdruckes im 5MPa-Niveaus, was bei einer konstanten Was- 

sertiefe von 1100m als mittleres Druckniveau angenommen wird. 
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Die durch die InkompressibilitÃ¤ gewÃ¤hrleistet Divergenzfreiheit erlaubt d i e  

EinfÃ¼hrun der Stromfunktion Y ,  wobei  : 

V = Y und W = 
- y~ 

gi l t .  

Unter der BerÃ¼cksichtigun von (1I.l.k) mÃ¼nde das kreuzweise Differenzieren 

der Gleichungen (1I.l .b - C) in einer prognostischen Gleichung fÃ¼ die 

Vorticity in der y/z-Ebene : 

Aus (11.1.1) wird ersichtlich, daÂ zur Bestimmung der Stromfunktionswerte Y 

vier Randbedingungen in der Vertikalen und zwei in der Horizontalen zu defi- 

nieren sind. Dies wird realisiert, indem 

die geschlossenen RÃ¤nde eine Stromlinie darstellen, fÃ¼ die Y = 0 gilt. 

Damit ist auf dem offenen Rand die vertikale Verteilung von Y ( 2 )  s o  

bestimmt, daÂ J v(z) dz = 0 erfÃ¼ll ist. 

auf der oberen und unteren Berandung Y = V = 0 vorgeschrieben wird. 

Eine derartige Definition garantiert die Massenerhaltung, da mit Y = 0 auf 

vertikalen und -Y = 0 auf horizontalen RÃ¤nder kein Massentransport Ã¼be 
Y 

geschlossene RÃ¤nde stattfindet. Mit der als "no-slip" bekannten zusÃ¤tzliche 

Bedingung b) ist ein Impulstransport Ã¼be d i e  Modellbegrenzung hinweg 

erlaubt. So kann der Ã¼be den offenen Rand transportierte Impuls das S y s t e m  

wieder verlassen. 



FÃ¼ ein Modellgebiet, das aus 12 X 12 Rechenpunkten in der y/z-Ebene b e s t e h t  

und einen offenen Rand besitzt, haben Vorstudien gezeigt, daÂ die  b i s h e r i g e  

Formulierung, speziell  die fehlende geostrophische Balance in der  ersten Be- 

wegungsgleichung zur LÃ¶sun dieses Problems ungeeignet ist. Unter BerÃ¼ck 

sichtigung der Gleichungen (1I.l.a) und (II . l .b),  aber ke ine r  Thermodynamik ,  

wird bei unverÃ¤nderliche horizontalen Dichtegradienten und vorgegebener  

Verteilung der  Stromfunktionswerte auf dem offenen Rand die y - Komponente 

des  Geschwindigkeitsfeldes im Inneren des Modellgebietes innerhalb weniger 

Zeitschritte bis auf Null reduziert [Abb. 71. 

Abb. 7: Die Isotachen der Geschwindigkeitskomponente V in der y / z - E b e n e  

nach 360 Zeitschriften. 

4 Skalierungsfaktor = 1 X 10 . 

Kontourintervall ( = KI ) = 80. 

Die  numerische Simulation zeigt, daÂ ein Impulstransport  in y-Richtung bei 

der  bestehenden Formulierung in (1I.l.a) nicht mÃ¶glic ist. 



FÃ¼ ein Ã¤hnliche Modellgebiet der LÃ¤ng -L und der Tiefe -H fÃ¼hr die  Suche 

nach einer analytischen LÃ¶sun des stationÃ¤re und linearisierten G l e i c h u n g s -  

Sys tems :  

zu demselben Ergebnis. Es gelten die Randbcdingungcn: 

u , v = O  bei z = 0,  -H 

u , v = 0  bei y = -L u n d  
0 

Die  Betrachtung erfolgt zunÃ¤chs im Inneren des Model lgcbie tes ,  wo angc-  

nommen werden kann,  daÂ A vernachlassigbar i s t .  Mit der  zus Ã ¤ t z  i c h e n  

Annahme horizontaler HomogenitÃ¤ reduziert  sich dann das Problem auf die 

LÃ¶sun eines Ekn~an-Model ls  fÃ¼ die  SÃ¼dhalbkuge (f < 0 ) .  Folgt man dem von 

Pedlosky (1987, S .  185-189) aufgezeigten LÃ¶sungsweg so ergibt sich fÃ¼ d i e  

Komponenten des Gesamttransportes U_ = (U,V) : 

Dabei ist uG die Komponente der geostrophischeii Geschwindigkeit und aE d i e  

Ekman'sche Reibungstiefe, d ie  sich berechnet nach:  



Aufgrund der Randbedingung V = 0 bei y = 0 folgt aus der obigen Beziehung 

U,-, = 0 und damit auch p = 0 . FÃ¼ das Innere des Modellgebietes bedeutet dies: 
Y 

(&V)  = 0 ; was besagt, daÂ auf dem offenen Rand vorgeschriebene StrÃ¶munge 

in einer horizontalen Ekman'schen-Reibungsscli icht d e r  Dicke:  

auf die innere Lbsung gebracht werden. 

Das Ergebnis der  analytischen Betrachtung lautet  ebenfa l l s :  Ein  Impulstrans- 

port in y - Richtung ist aufgrund der  fehlenden geos t rophischen Balance  in 

dei  ersten Be\vcgungsglcicliung nicht nioglicli. 

Da in der  vorliegenden Arbeit vorrangig d ie  P rozes se  senkrecht  zu r  Schel f -  

e iskante  un te r such t  werden sol len  und bezÃ¼glic  d e r  ersten Bewegungs-  

gleicliung an e ine  Balancierung des  Corio1istc1-ms du rch  e inen  unreal i s t i sch  

hohen Impu l s -Aus tausc l~koe f f i z i en t e~ i  nicht gedacht  ist ,  erfordern d ie  obigen 

Ãœberlegunge die  drastische Einschr2nkung, weitere zweidimensionale S i m u l a -  

tionen auf der  nicht rotierenden Erde  (f = 0) durchzufÃ¼hren Damit  entfÃ¤ll  die 

ers te  B e w e g u ~ ~ g s g l e i c l ~ u n g  (II . l .a) ,  u = 0, und (11.1.1) geht mit f u = 0 Ã¼be in :  

Zu einer mit (1 I . l .m)  identischen Gleichung fiihrt d i e  durch Messungen beleg- 

bare Annahme,  daÂ d i e  G e s c h w i ~ i d i g k e i t s k o n ~ p o ~ i c n t c  para l le l  zur  Schelfeis-  

kante gegenÃ¼be derjenigen senkrecht dazu vernachl2ssigbar ist; u << 1. 

Das vorliegende Modell ist ein thermohalines Z i rku la t ionsmode l l  , dessen An- 

trieb allein durch den horizontalen Dichtegradienten  p e r f o l g t .  
Y 



Zur  Bestimmung der Dichte, sind Randbedingungen fÃ¼ d ie  Erhal tungsgle i -  

chungen de r  Temperatur und des Salzgehaltes (1I.l.e - f) zu definieren. Diese 

sind ebenso fÃ¼ die Tracergleichungen (1I. l .g - h) erforderlich. Die WÃ¤rme- 

Salz-,  Helium-und 8 1 8 0  - FlÃ¼ss Ã¼be den offenen Rand werden dadurch be- 

stimmt, daÂ die pot. Tempera tu r  und der Salzgehalt  mit Hilfe von gemessenen 

Profilen vorgeschrieben werden, wÃ¤hren die  Tracer,  Helium und das Sauer- 

s toff isotopen-VerhÃ¤l tnis  einem mitt leren, t iefenunabhÃ¤ngige  Wert entspre- 

chen.  Ãœbe die den Meeresboden charakterisierenden festen Rznder bestehen 

keine FlÃ¼sse d.h. der WÃ¤rmeflu aus dem Erdinneren wird vernachlÃ¤ssigt An 

dem oberen festen Rand, an der GrenzflÃ¤ch Ozean/Schelfeis sind die FlÃ¼ss je- 

doch von solcher Bedeutung, daÂ sie in dem gesonderten Abschnitt 11.2 disku- 

t iert  werden. 

11. 2 Die Beschreibuns der FlÃ¼ss an der Grenzfl2che Ozean/Schelfeis 

Abb. 8a: Die Darstellung der Wiirrne -, Salz -, Helium - und 5 ^ 0  - FlÃ¼ss an der 

Grenz f lÃ¤ch  Ozean/Schelfeis.  



Die verwendeten GrijÃŸe 

Oberf lÃ¤chenten~peratu  des  Schelfeises 

Temperatur an  der GrenzflÃ¤ch 

Temperatur des Ozeans 

Salzgehalt an der GrenzflÃ¤ch 

Salzgehalt des Ozeans 

WÃ¤rmeflu durch die GrenzflÃ¤ch Ozean/Schelfeis 

WÃ¤rmeflufl aus dem Scl11nelz/A1~frierprozef3 r e su l t i e rend  

WiirmefluÃ durch das Schelfeis 

Salzfluf! durch die GrenzflÃ¤ch Ozean/Schelfeis 

SalzfluB, aus  dem Schn~elz/Anfrierprozefl  result ierend 

Heliumeintrag an de r  GrenzflÃ¤ch Ozean/Schelfeis 

Ã„nderun des  Sauerstoffisotopen-VerhÃ¤ltnisse 

Schmelz- (h < 0) bzw. Anfrierrate (h > 0) 

S c l ~ e l f c i s n ~ Ã ¤ c l ~ t i g k e i  

Dichte des Ozeans 

Dichte des Schelfeises = 920 [kg 

spezifische WÃ¤rm des Mcerwasscrs = 4000 [J k g "  " C ' ]  

spezifische WÃ¤rm des Schelfeises = 2000 [ J  kg" "C"] 

S c h m e l z w Ã ¤ r m  

= 3,34 x 105 [J kg"l]  

turbulenter WÃ¤rmeaustauschkoeffizien an de r  G r e n z f l Ã ¤ c h  

= I X  1 0 " ~  [m s-'] 

turbulenter Salzaustauschkoeffizient an de r  Grenzf lache 

= d yT, mit d = 5,05 x 1 0 " ~  

WÃ¤rnlediffusionskoeffizien im Eis bei -20Â° 

= 1,54 X 1 0 ' ~  [ n ~ ~ s - l ]  



Unter dem Schelfeis kann das Schmelzen von glazialem Eis und die Bildung von 

Eiskristallen, diskutiert in den Abschnitten 1.1 und 1.3, D i c h t e i n d e r u n g e n  in  

de r  WassersÃ¤ul hervorrufen. Beide Prozesse resultieren aus der Balance der 

WÃ¤rme und SalzflÃ¼ss an der GrenzflÃ¤ch Oxean/Schelfeis. 

Es  gilt die WÃ¤rmebilanz 

Der G e s a m t w i r m e f l u Ã  Q T  Ã¼be die GrenzflÃ¤ch hinweg wird nach Wclander 

(1977) durch die Differenz T B  - parameterisiert: 

E r  setzt sieh zusammen aus dem WÃ¤rineflu Q T s F ,  der beim Scl~melzen (L < 0) 

bzw. Anfrieren (h > 0)  fÃ¼ den Ozean einen WÃ¤rmeverlus b z w .  - g e  w i n n  

da r s t e l l t :  

und dem WÃ¤rmefluÃ der fiir ein l ineares Temperaturprof i l  d i e  n ~ o l e k u l a r e  

W a r m  eleitung im Schelfcis bescheibt: 

In  ( I I .2 .d)  i s t  d i e  Temperaturdi f ferenz zwischen S c l ~ e l f e i s o b e r f l ~ c l ~ c  und 

u n t e r s e i t e  ganz j ih r ig  negativ (nach Sehwerdtfeger,  1970) .  Damit  stell t  der  

Term Q; fÃ¼ den Ozean eine Senke dar. Diese darf nicht vernachl iss ig t  werden, 

da der Vergleich zeigt,  daÂ beim Schmelzen Q um zwei G r Ã ¶ Ã Ÿ e n o r d n u n g  



kle iner  als Q y  i s t ,  beim Fr ieren  jedoch von annÃ¤hern  d e r  g le ichen 

GrÃ¶ÃŸenordnu  . 

Die Salzbilanz besteht unter VernachlÃ¤ssigun der  molekularen S a l z d i f f u s i o n  

im Schelfeis aus : 

In diesem Fall wird der  SalzfluÃ Ã¼be die  GrcnzflÃ¤ch h i n w e g  b c s c h r i c b c n  

d u r c h :  

E r  ist glcich dem SalzfluÃ Q s s F ,  dcr in AbllÃ¤ngigkei vom Sc11mel~- bzw. Anfl-icr-  

prozcÃ den Salzverlust bzw. -gewinn des Ozeans charakterisiert: 

Der  Salzvcrlust ist dabei gleichbedeutend mi t  einem SÃ¼ÃŸwasscreintra w Ã ¤ h r e n  

die Salzzunahme aus dem SÃ¼ÃŸwasscrentz durch d ie  Bildung von Eiskristallen 

in de r  WassersÃ¤ul resultiert. 

Nach Foldvik & Kvinge (1974) ist d ie  Gclricrpunkttcmpcratur des  Mccrwasscrs  

fÃ¼ S B  > 0 definiert durch: 

~ ~ = a ~ ~ + b - c  p 

mit den Konstanten : a = -0,057 

b = 0,0939 

c = 7,64 x 1 0 ' ~  (p in dbar). 



Mit der Forderung, daÂ (II.2.h) zu jedem Zeitpunkt an der Grenz f lÃ¤ch  gel te ,  

lassen sich aus dem Gleichungssystcm (II.2.a - h) der Salzgehalt S ,  die entspre- 

chende  Gefr ierpunkt tcmperatur  T und die Schmelz/Anfrierrate h berechnen;  

Einzelheiten dazu im Anhang A. Sind die Temperatur und der Salzgehalt sW 
bekannt, so  werden die FlÃ¼ss Q und Q mittels de r  Gleichungen (11.2.b) und 

(II .2.f)  bestimmt. 

Die FlÃ¼ss Q , ,  und Qelgn proportional zur Scl~n~elz /Anfr ier ra tc ,  ergeben sich 

a u s :  

Dabei  reprÃ¤sentier C> die Heliumkonzcntration des glazialen Schmelzwassers, 

die  nach Schlosser (1986) die Konzentration bei Standarddruck um das 14 - fache  

Ã¼bersteig und damit einen Wert von 5,63 x 10 '1Â [ ~ S T P  / kgHnO] aufweist .  

Durch die Bildung von Eiskristallen in der WassersÃ¤ul  wird die  Heliumkon- 

zentra t ion nicht verÃ¤ndert  

Dies verhÃ¤l sich andcrs bei111 Sauers to f f i so topc~~-Ver l~Ã¤I t~~ i  C s 1 8 0 s F ,  das bei111 

Schmelzen von glazialem Eis und bei der Bildung von Eiskristallen durch den 

Eint rag von leichteren Isotopen e ine  Ã„nderun erf i ihr t .  D ic  Anrc ichc rung  

beim Gefrieren um 2 %o ist aber gegenÃ¼be der beim Schmelzen um 54 k 9 %o z u  

vernachlÃ¤ssige  (Wciss et al., 1979). 

Alle ermittelten FlÃ¼ss sind d ie  Randbcdingungen an den festen RÃ¤nder fÃ¼ 

die  Erhaltungsgleichungen (11.1 . e  - h).  



I I I Die numerische Realisierung 

111.1 Das Modelleitter 

M o d e l l r a n d  

G i t t e r b o x g r e n z e n  

Abb. 8b: Die Verschachtelung der Rechenpunkte fÃ¼ die Modellvariablen V, W ,  

Y ,  T, S,  He und 5 0 in der y/z-Ebene sowie der Verlauf des 

Model l randes.  

Es wird angestrebt, die rÃ¤umliche Ableitungen der im Kapitel I1 diskutierten 

Differentialgleichungen mit einer Genauigkeit der Ordnung O( A ~ ~ ,  A Z ~ )  CI d e r  

vom Grade 2 zu approximieren. Desweiteren sind die im Abschnitt 11.1 defi- 

nierten Randbedingungen a) - b) zu erfÃ¼lle und, da VerÃ¤nderunge im Inne- 

ren nur durch die diffusen FlÃ¼ss Ã¼be die RÃ¤nde erfolgen sollen, die advekti- 

ven Terme der Gleichungen erhaltend zu formulieren. Diese drei Faktoren be- 
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s t immen die  Verschachtelung de r  Rechenpunkte in de r  be t rachte ten  y / z -Ebene  

so ,  wie in Abb. 8b dargestellt. 

I m  e inzelnen bedeute t  d i e s ,  daÂ durch  d i e  P l az i e rung  d e r  Gescl iwin-  

digkeitspunkte d ie  Grenzen der  einzelnen Gitterboxen festgelegt werden, d i e  in 

den Randzonen mit den Grenzen des  Modellgebietes Å¸bereinstimme sollen.  Um 

hier  einerseits den MassenfluÃ zu vermeiden, andererseits  den ImpulsfluÃ zu- 

zulassen,  verlaufen d ie  horizontalen RÃ¤nde durch Rechcnpunkte de r  v-  und 

W - K o m p  oncnte ,  vertikale RÃ¤nde nur  durch Reclienpunkte d e r  v - K o m p o n e n t e  

der  Geschwindigkeit .  Die Approximation abfallender oder ansteigender L i n i e n ,  

w ie  Sclielfeisunterseitc oder Bodentopographic ,  gcschicht s tufcnfÃ¶rn~i  mit  den 

durch Ay und Az vorgegebenen Werten .  Die  Verteilung der  Ã¼brige  Var iablen  

ist  vorbestimmt, will man die  Erhaltung der  einzelnen GrÃ¶Be garantieren und 

zur  Ermitt lung abgeleiteter GrÃ¶ÃŸ umfangreiche Mit te lungen vermeiden.  Dcs-  

ha lb  werden die GrÃ¶ÃŸ wie  Temperatur ,  Salzgehalt  und damit d i e  D i c h t e ,  

Helium und S '  ' 0  im Zentrum einer Box berecl~net.  Die Plazierung der  Y - 

Punk te  wird durch d ie  r i uml i chen  Able i tungen,  sowoh l  der  Dichte  in der  

Vor t ic i tygle ichung ( I I . l .m) ,  als auch durch d ie  der Stromlunktion selbst bei der 

B e s t i m m u n g  d e r  Geschvvindigkeitskomponenten V und w in den  Gle i chungen  

(11.1 .k) bes t immt.  

Die  Raumschr i t te  Ay und Az werden nicht verÃ¤ndert so  daÂ die FlÃ¤che der 

Gi t terboxen konstant bleiben. 

111.2 Die  Stabil i tÃ¤ des Differenzenverfatirens 

S tab i l i tÃ¤ t sun te r suchunge  w e r d e n  n u r  auf  l i nea r i s i e r t e  G l e i c h u n g s s y s t e n ~ e  

angewendet.  Die  Bedingungen, d ie  sich aus ihnen ableiten lassen, sind fÃ¼ das 

vollstÃ¤ndig und damit nichtl ineare System zwar notwendig,  aber  nicht hinrei- 

chend. Erst  d i e  ModellÃ¤uf zeigen den mÃ¶gliche Bereich bei der Wahl der  P a -  

rameter  auf .  

3 0 



Im vorliegenden Differenzenschema werden die  zeitlichen Ableitungen durch 

vorwÃ¤rts d ie  rÃ¤umliche durch zentrale Di f fe renzen  approximier t .  Stell-  

vertretend fÃ¼ die Gleichungen 1I.l .a-h, die allesamt vom advektivldiffusiven 

Typ sind, wird die StabilitÃ¤ der Salzgehaltgleichung (1I.l.f) untersucht.  S ie  

lautet in der eindimensionalen, um vn linearisierten Form : 

Wendet man hierauf die Fourier-Methode (Riddaway, 1984) mit dem Wellen- 

ansatz S " = S e l k y  an, so ergibt sich fÃ¼ die StabilitÃ¤ die folgende Bedingung: 

III.2.b wird erfÃ¼ll mit der Forderung: 

2 K A t  v A t  
< l  WKi < 1 ( CFL - Kriterium) (I I I .2 .c)  

A Y A Y 

Damit gilt fÃ¼ den Zeitschritt zur AuflÃ¶sun de r  Advektions- und Diffusions- 

geschwindigkeiten im OrtsIZeit-Raum nach III.2.c: 

At < -̂ u n d  At < AY 
2 K ~  " 0 

Bei einem Gitterabstand von Ay = 20000 m, einem horizontalen D i f f u s i o n s -  

koeffizienten von KH = 1 X 102 m2s" und einer m Ã ¶ g l i c h e  Advek t ionsge-  

schwindigkeit von vo= 1 X 1 0 m s - I  folgt fÃ¼ den Zeitschritt: 

6 5 At 5 2 X 10 s bzw. At 5 2 X 10 s 
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Der fÃ¼ das nichtlineare System verwendete Zeitschritt von At = 10800 s = 3h 

erfÃ¼ll die  Bedingungen, die sich aus der Betrachtung des linearen 

Gleichungssystems ergeben haben. 

111.3 Das Modelleebiet 

Abb. 9: FÃ¼ das Filchner-Ronne-Schelfeis die Verteilung der EismÃ¤chtigkei 

in Metern nach Robin et al.  (1983), der Verlauf der Schelfeiskante 

nach Hempel et al. (1987) sowie die Positionen der ANT 11113- 

Stationen 292, 295, 298 und 309 aus Berichte zur Polarforschung, 

Heft 25. 

- Randbedingungen fÃ¼ den Standardlauf 

- - - Randbedingungen fÃ¼ das erweiterte Modell (Kapitel V) 



Auf das im Abschnitt 111.1 definierte Modellgitter werden die n a t Ã ¼ r l i c h e  

VerhÃ¤ltniss  aus dem Bereich des Filchner-Schelfeises projiziert. FÃ¼ e i n e n  

senkrecht zur Schelfeiskante verlaufenden Schnitt [Abb. 91 werden die von 

Behrendt (1968) und Robin et al. (1983) gewonnen Daten in erster NÃ¤herun 

dahingehend abstrahiert, daÂ 

die Schelfeiskante den einzigen offenen Rand des Modellgebietes darstellt, 

die Entfernung von der Aufsatzlinie, die die kontinentale B e r a n d  U n g 

reprÃ¤sentiert bis zur Schelfeiskante 620 Kilometer betrÃ¤gt 

der Meeresboden sich konstant in z = -1100 m Tiefe befindet, d.h. keine Bo- 

dentopographie existiert, 

die Schelfeisunterseite am offenen Rand in z = -300 m Tiefe liegt und 

die MÃ¤chtigkei des Schelfeises linear im VerhÃ¤ltni 1:1000 zur Aufsatzli- 

nie hin zunimmt, so daÂ in diesem Bereich die WassersÃ¤ul 180 rn mÃ¤chti 

is t .  

dieser Stelle sei darauf hingewiesen, daÂ Ã¼be die gesamten S i m u l a -  

tionszeitrÃ¤um das Schelfeis als stationÃ¤ und seine Morphologie als u n -  

verÃ¤nderlic angenommen wird. Das seewÃ¤rtig VorrÃ¼cken welches fÃ¼ das 

Filchner-Schelfeis an der Schelfeiskante von Lange & Kohnen (1985) mit 

durchschni t t l i ch  1,2 kma" angegeben wird, geht in das Modell nicht ein. 

Ebenso wird angenommen, daÂ MÃ¤chtigkeitsÃ¤nderung durch Schmelzen oder 

Anfrieren an der Schelfeisunterseite durch Akkumulation und Ablation an der 

Schelfeisoberf lÃ¤ch ausgeglichen werden. Die Schelfeisdicke ist keinen zeitli- 

chen Varationen unterworfen. Eine angemessene BerÃ¼cksichtigun k Ã ¶ n n e  

die genannten VorgÃ¤ng erst in einem gekoppelten S c h e l f e i s I O z e a n - M o d e l l  

f i n d e n .  

Die Konfiguration des Modellgebietes ist aus den Abbildungen ersichtlich, in 

denen die Verteilung der ModellgrÃ¶ÃŸ in der y/z - Ebene dargestellt wird. 

3 3 



111.4 Die Anfangsbedingungen 

Zu Beginn eines jeden Modellaufes befindet sich der Ozean im bewegungslosen 

Zustand, d.h. (V, w)(t = 0) = 0. Desweiteren werden das Temperatur- und Salzge- 

haltfeld aus entsprechenden Profilen abgeleitet, die die VerhÃ¤ltniss an der 

Filchner-Schelfeiskante charakterisieren. In Anlehnung an die im Bereich des 

Ross-Schelfeises gewonnenen Daten ( Jacobs et al., 1979 ) nehmen Temperatur 

und Salzgehalt um 3 X 1 0 ' ~  oC/Ay bzw. 3 X 1 0 ' ~  l x 1 0 - ~ / ~ ~  zur Aufsatzlinie hin 

ab. Das Helium- und S ^ O - F ~ I ~  wird Ã¼be das gesamte Modellgebiet als konstant 

vorgegeben mit Werten, die denen des Westlichen Schelfwassers entsprechen : 

4,6 x 10 ^ ' [ i n 3 ~ ~ ~ / k g f i ^ 0 ]  bzw. -0,5 x 1 0 - ~  

(P. Schlosser, pers. Mitteilung). 

Auf dem offenen Rand wird ein Geschwindigkeitsprofil nicht vorgegeben, da 

dieses von der thermohalinen Zirkulation im Inneren bestimmt werden soll. 

Die Randbedingung a) bleibt weiterhin erfÃ¼llt FÃ¼ die Profile der pot. 

Temperatur, des Salzgehaltes und der Tracer gilt, daÂ sie fÃ¼ den Fall des 

Ausstroms, V > 0, ebenfalls den inneren Wert annehmen, mit 913 = 0. Auf diese 
Y 

Weise werden Reflexionen und damit stehende Wellen arn offenen Rand vermie- 

den. Im Falle des Einstromes, V < 0, werden die Randwerte dem Ausgangsprofil 

e n t n o m m e n .  



I V M o d e l l e r g e b n i s s e  

Dieses Kapitel beinhaltet im Abschnitt IV.1 die Diskussion der Simulation, die 

fÃ¼ das im Kapitel 111 beschriebene Modell den Standardlauf bildet. Ihr folgt die 

Darstellung der Ergebnisse, IV.2, deren Interpretation, IV.3 und die Verifika- 

tion anhand bestehender MeÃŸdaten IV.4. Im Abschnitt IV.5 werden Ergebnisse 

vorgestellt, die durch VerÃ¤nderunge der Randbedingungen, der Topographie 

oder der Morphologie des Schelfeises erzielt wurden. 

IV.1 Die Beschreibung des Standardlaufes 

Den Rahmen fÃ¼ die Simulation der VerhÃ¤ltniss im Bereich des Filchner- 

Schelfeises bildet das im Abschnitt 111.3 vorgestellte Modellgebiet. Auf dem 

offenen Rand wurden die Profile der pot. Temperatur und des Salzgehaltes so 

gewÃ¤hlt daÂ sie aus den im Abschnitt 1.2 diskutierten GrÃ¼nde die Charakteri- 

stika des WSWs beinhalten. Damit ist fÃ¼ den Standardlauf der Temperatur- und 

Salzgehaltwert in der bodennahen Schicht auf 

@ = -1,92OC und S = 34,72 x I O ' ~  

fes tge leg t .  

Die Temperatur an der SchelfeisoberflÃ¤ch ist ortsunabhÃ¤ngi und ent- 

spricht dem jÃ¤hrlic gemittelten Wert von -20Â° (nach Schwerdtfeger, 1970). Er 

wird Ã¼be den gesamten Simulationszeitraum konstant gehalten, da Variationen 

aufgrund der geringen WÃ¤rmeleitun durch das Schelfeis sich nur in groÃŸe 

ZeitrÃ¤ume auf den Ozean auswirken. Der Unterschied zwischen der glazialen 

und der ozeanischen Zeitskala betrÃ¤g drei GrÃ¶ÃŸenordnunge 



Die Werte der Modellparameter wurden endgÃ¼lti bestimmt, nachdem in e iner  

Simulation durch die Wahl mÃ¶glichs kleiner Koeffizienten der stationÃ¤r 

Zustand erreicht  werden konnte und die Ergebnisse mit b e s t e h  e n d  e n 

Messungen harmonierten. Die fÃ¼ den Standardlauf gÃ¼ltige Parameter sind 

in Tabelle 1 aufgelistet. 

Symbol Wert 

20 000 [m]  

Tabelle 1: Zusammenstellung der im Standardlauf verwendeten 

Model lparameter  

Anhand des Gesamtinhaltes der kinetischen Energie pro Einheitsvolumen und 

des GesamtwÃ¤rmeinhalte wird Ã¼berprÃ¼f ob und wann das System den statio- 

nÃ¤re Zustand erreicht hat. Eine Simulationszeit von 3600 Tagen (= 10 Modell- 

jahre) erwies sich fÃ¼ die LÃ¤uf als hinreichend. 



IV.2  Die Darstellung der Modellergebnisse des Standardlaufes 

. 
Sirnulationszeit [Tage] Cfl 

Abb. 10: Die Zeitreihen Ã¼be den Simulationszeitraum von 3600 Tagen fÃ¼ den 

Gesamtinhalt der kinetischen (=kin.) Energie pro Einheitsvolumen 

und f Ã ¼  d i e  Gesamtanzahl  der  Konvekt ionsere ign isse  im 

Modellgebiet .  

Im S t a n d a r d l a u f  wird nach ungefÃ¤h 500 Tagen ein quasi-stationÃ¤re Zyklus 

erreicht [Abb. 101. Die StÃ¶runge in der kin.Energie mit einer Periode von 

annÃ¤hern 300 Tagen weisen nur Ca. 1% des maximalen Wertes auf. Der 

Vergleich in Abb. 10 zeigt, daÂ jedem Zuwachs der kinetischen Energie eine 

Zunahme der Konvektionsereignisse vorausgeht. Diese wirken sich in der NÃ¤h 

der Schelfeiskante Ã¼be die gesamte WassersÃ¤ul aus und verÃ¤nder die Tiefe 

des Einstrombereiches. Verursacht werden die Variationen durch eine fast 

per iodische Ã„nderun der  Zirkulat ionsverhÃ¤ltniss  im oberen Randbe- 

reich, wie die  jÃ¤hrlich Abfolge der  Stromliniendarstellungen [Abb. l l a ]  

dokument ie r t .  
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Abb. l l a :  Die Darstellung der Stromlinien des Standardlaufes wÃ¤hren und arn 

Ende einer 10-jÃ¤hrige Simulation fÃ¼ den Bereich der Schelfeis- 

kante bzw. fÃ¼ das gesamte Modellgebiet. KI = 0,2 [ m s ]  . 

Im Verlauf der 10-jÃ¤hrige Simulation stellt sich im zentralen Bereich des Mo- 

dellgebietes eine relativ stabile linksdrehende Zirkulation (L) ein [Abb. l l a ] .  

Sie  transportiert bodennahe Wassermassen von der  Schelfeiskante zur Auf- 

satzlinie, wo diese erstmals in Kontakt mit dem Schelfeis kommen. Der starke 

Gradient entlang der GrenzflÃ¤ch deutet auf relativ hohe Geschwindigkeiten 

hin, die sich nach dem AblÃ¶se des Strombandes von der Schelfeisunterseite 



verringern. Der Ausstrom erfolgt in mittleren Tiefen. Verursacht wird die Ab- 

losung dadurch, daÂ sich im oberen Modellgebiet eine anders orientierte 

Zirkulation (H) ausbildet.  S ie  ist  zeit l ichen Fluktuationen in  d e r  Weise 

unterworfen, daÂ mit der  Schwlchung der rechtsdrehenden Zelle das Auftreten 

e ine r  weiteren l inksdrehenden verknÃ¼pf is t .  In beiden Fiillen gelangen 

ebenfal ls  Wassermassen aus dem Kantenbereich an die Schelfeisunterseite,  

jedoch bei geringerem Druck. 

Abb. l l b :  D ie  im  Standardlauf nach einer Simulationszeit  von  3600 Tagen 

erzielte Verteilung der pot. Temperatur. KI  = 0,02. 

Die Verteilung der  pot. Temperatur [Abb. l l b ]  steht in einem engen Zusammen- 

hang  mi t  d e r  v o r a n  beschr i ebenen  Z i rku la t ion .  E i n e  r e l a t iv  warme  

Bodenschicht wird duch den Kontakt mit dem Schelfeis im Bereich der  Aufsatz- 

linie abgekÃ¼hlt Dies dokumentiert der  starke Gradient. Im Verlauf des Anstie- 
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ges entlang der  Schelfeisunterseite erwiirmt sich die Wassermasse bis auf pot. 

Temperaturen < - 2.2OC. Nach einer Modifikations-Strecke von Ca. 500 km lUst 

sich die Temperaturminimum-Schicht (= T i -  Schicht) von der  GrenzflÃ¤ch 

und setzt sich irn Tiefenbereich 500 - 550 m bis zum Modellrand fort. Die Ab- 

kiihlung der Wassermassen irn oberen Einstrombereich fÃ¤ll aufgrund der h6- 

heren Gefrierpunkttemperatur bei niedrigerem Druck deutlich geringer aus. 

Sie kann in AbhÃ¤ngigkei vom Vorhandensein der  schwÃ¤cheren linksdrehen- 

den Zelle die Quelle einer weiteren, weniger ausgeprÃ¤gte T i -  Schicht in Ca. 

330 m Tiefe sein. 

In einem relativ breiten Tiefenintervall findet der Ãœbergan vom T i n  des 

Ausstroms zum Tmax des Einstroms statt. 

Abb. l l c :  Die Verteilung der ' ^ ~ e - ~ o n z e n t r a t i o n .  KI = 0,02. 



Schon an dieser Stelle seien die zur Verifikation des Modelles gedachten 

Simulationsergebnisse des Helium- und 6"0-~eldes vorgefÃ¼hr [Abb. l lc-d] ,  da 

ihre Strukturen mit denen der  pot. Temperatur nahezu identisch sind. In 

beiden Fgllen fÃ¼hr die Wechselwirkung mit dem Schelfeis zu einer Anreiche- 

rung, die sich an der Schelfeiskante in dem Niveau des Ausstroms in Form eines 

Maximums bemerkbar macht. 

Abb. l l d :  Die Verteilung des Sauerstoffisotopen-VerhÃ¤ltnisse 6^0. KI = 0,02. 

Auf eine Darstellung der Salzgehaltverteilung wird verzichtet, weil aufgrund 

der niedrigen Temperaturen aus dem Verlauf der Isopyknen [Abb. l l e ]  die 

Verteilung der Isohalinen entnommen werden kann. ZusÃ¤tzlic zeigt das Feld 

der pot .  D i c h t e a n o m a l i e  die Ursachen der Zirkulation auf und gibt Auskunft 

Ã¼be die StabilitÃ¤ der WassersÃ¤ule 



Besonders hervorzuheben ist in Abb. l l e  die unterschiedliche Orientierung des 

horizontalen Dichtegradienten 
Y 

im unteren, 700 - 900 m, und oberen 

Tiefenbereich, 300 - 500 m,  sowie die homogene WassersÃ¤ul bei Kilometer 490. 

Schel fe is lange [km1 

Abb. l l e :  Die Verteilung der pot. Dichteanomalie. KI = 0,02. 

FÃ¼ das glaziale Regime dokumentiert die Verteilung der j Ã ¤ h r l i c h e  Schmelz-  

und Anfrierrate entlang der  gesamten Schelfeisunterseite [Abb. l l f ]  die 

Wechselwirkungen zwischen Ozean und Schelfeis. Starkes Schmelzen an der 

Aufsatzlinie wird nach stetiger Abnahme durch geringere Anfrierraten abge- 

lÃ¶st Diese gehen an der Schelfeiskante in Schmelzraten Ã¼ber die deutlich un- 

terhalb der Werte des hinteren Bereiches bleiben. 



Schmelzen \i 
S c h e l f e i s l a n g e  [km1 

Abb. l l f :  Die Verteilung der Schmelz- und Anfrierraten entlang der gesamten 

Schelfeisunterseite im zehnten Modelljahr. 

IV.3  Die Internretation der Modellersebnisse 

FÃ¼ den S t a n d a r d l a u f  lassen sich mit Hilfe der  Abbildungen l l a - e  die 

VerhÃ¤ltniss unter dem Schelfeis wie folgt interpretieren. 

Das Schmelzen von glazialem Eis, der damit verbundene SÃ¼ÃŸwassereintr baut 

Ã¼be die gesamte SchelfeislÃ¤ng einen horizontalen Dichtegradienten auf. Die- 

ser sorgt fÃ¼ den bodennahen Transport von relativ warmem, salzreichem Was- 

ser aus der ozeanischen Region zur kontinentalen Berandung, wo durch eine 

AufwÃ¤rtsbewegun erstmals die Wassermassen an das Schelfeis herangefÃ¼hr 

w e r d e n .  



Die DruckabhÃ¤ngigkei des Gefrierpunktes T und die Tatsache, daÂ an der 

GrenzflÃ¤ch Gefrierpunkttemperatur herrscht (Jacobs et al., 1979; Fig. 2), be- 

einflussen im weiteren Verlauf die Modifikation des WasserkÃ¶rper und die der 

Schelfeisunterseite. Bei einem T von annÃ¤hern -2,6 'C in 900 m Tiefe stellt das 

aufsteigende Wasser ein WÃ¤rmereservoi dar. Dieses wird durch das Schmelzen 

glazialen Eises entlang der aufsteigenden Schelfeisunterseite reduziert. In der- 

selben Richtung wirkt der Anstieg der Gefrierpunkttemperatur mit geringer 

werdendem Druck. VerzÃ¶ger wird diese Zehrung in der Schmelzzone durch das 

Entrainment angrenzender wÃ¤rmere Wassermassen aufgrund groÃŸe Verti- 

kalgeschwindigkeiten. Im vorliegenden Lauf hat sich nach Ca. 450 km der auf- 

steigende WasserkÃ¶rpe von Ca. -2,6OC auf -2,ZÂ° erwÃ¤rmt womit der Ge- 

frierpunkt bezÃ¼glic 500 m Tiefe erreicht ist. Bei einer weiteren Druck- 

abnahme fÃ¤ll die Wassertemperatur unter die GrenzflÃ¤chentemperatur der 

WasserkÃ¶rpe  is t  i n - s i t u  u n t e r k Ã ¼ h l t  D i e s e s  t h e r m o d y n a m i s c h e  

Ungleichgewicht wird, wie die Anfrierraten zeigen, durch die Bildung von 

Eiskristallen in der WassersÃ¤ul ausgeglichen. Da der GefrierprozeÃ mit einem 

Salzeintrag verbunden ist, nimmt die Dichte in der Anfrierzone solange zu, bis 

die WassersÃ¤ul instabil geschichtet ist. Die daraufhin einsetzende Konvektion 

sorgt fÃ¼ eine vertikale Verteilung dichteren Wassers in grÃ¶ÃŸe Tiefen. Dies 

fÃ¼hr in verschiedenen Tiefenniveaus des Kantenbereiches zu einer Umkehr 

des horizontalen Dichtegradienten p Damit verbunden ist im unteren Bereich 
Y' 

eine Verbreiterung des Einstromes oder dessen Verlagerung in geringere 

Tiefen aufgrund einer rechtsdrehenden Zirkulationszelle in BodennÃ¤he Eine 

Zirkulat ion derselben Orient ierung bi ldet  s ich  ebenfal ls  im oberen 

Modellgebiet aus. Das mit ihr einsetzende Schmelzen im Kantenbereich durch 

die Advektion wÃ¤rmere ozeanischer Wassermassen unter das Schelfeis fÃ¼hr 

einerseits zum Abbau des bestehenden negativen, andererseits zum Aufbau 

eines weiteren positiven Dichtegradienten, zum Aufbau einer  weiteren 

linksdrehenden Zirkulationszelle. Ein Abbau aber ist sowohl gleichbedeutend 
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mit SchwÃ¤chun der  gesamten "oberen" Zirkulation, als auch StÃ¤rkun des 

ursprÃ¼nglichen negat iven Dichtegradienten. D i e s e  bestehende Wechsel-  

wirkung in unmittelbarer NÃ¤h der Schelfeiskante gleicht einem Oszillator, der 

sich schematisch wie folgt darstellen lÃ¤Ã [Abb. 121. 

-1 - - -d  

Schwachung der Zirkulationen 

t 
BI 

2 "obere" Zirkulationen 

Schelfeiskanten - 

Oszillator 

Umkehr des Olchtearadimten 

Rechtsdrehende Â¥'obere Zirkulation 

- 
Aufbau eines weiteren Dichtegradienten 

durch Schmeizan In Kantennahe 

Abb. 12: Schemat i sche  Darste l lung zur  Erk lÃ¤run  d e s  Schelfe iskanten-  

Oszillators; oben beginnend mit dem Salzeintrag durch die Bildung 

von Eiskristallen in der WassersÃ¤ule 

Die Periode dieses Oszillators wird von vielen Faktoren beeinfluÃŸt wie z.B. Mor- 

phologie des Schelfeises,  Bodentopographie oder  Charakteristika des einstrÃ¶ 

menden Wassers, was im Abschnitt IV.5 noch zu zeigen ist. Im vorliegenden 

Lauf bestimmen sie die Periode gemÃ¤ der Zeitreihen fÃ¼ die kin. Energie und 

die Konvektionsereignisse [Abb. 101 zu annÃ¤hern 300 Tagen. 



Diese Interpretation der Modellergebnisse zeigt eine qualitative Ãœbereinstim 

mung mit der  in Abschnitt 1.2 entwickelten Theorie zur Zirkulation und 

Modif ikat ion von Wassermassen unter  Schelfe isen.  Die f luktuierenden 

VerhÃ¤ltniss im Kantenbereich bleiben ein noch zu verifizierender Aspekt. 

Die Verifikation der Modellereebnisse 

Pot.Ternperatur 1Â°C 

Abb. 13a: Der  Vergleich des Modellprofils d e r  pot. Temperatur  an der  

Schelfeiskante nach 10 Modelljahren mit den T i - S c h i c h t e n  in den 

Profilen der Stationen 292 und 295; Positionen siehe Abb. 9. 



Anhand einer GegenÃ¼berstellun gemessener Daten, die in den Kernen des 

Eisschelfwassers der Filchnerdepression gewonnen wurden, und Ergebnissen, 

die das Modell an der Schelfeiskante liefert, soll untersucht werden, i n w i e w e i t  

die VerhÃ¤ltniss unter dem Schelfeis realistisch simuliert werden konnten. 

Neben dem pot. Temperatur- und Salzgehaltprofil der Stationen 292 und 295, 

deren Positionen in Abb. 9 festgehalten sind, werden zusÃ¤tzlic Helium- u n d  

6 1 8 0  - Daten (Weiss et al. 1979; Schlosser & Roether, 1988) zur Ver i f ika t ion  

h e r a n g e z o g e n .  

Die BeschrÃ¤nkun des Modells auf zwei Dimensionen erschwert den d i rek ten  

Vergleich zwischen an der Schelfeiskante gemessenen Profilen und den 

Modellprofilen. Aus diesem Grund werden bezÃ¼glic der pot. Temperatur nur 

die T i n - S c h i c h t e n  der gemessenen Profile mit den Temperaturminima des 

Modellprofi ls  verglichen. Danach betrÃ¤g fÃ¼ das obere T i  die Differenz 

zwischen Model l  und Station 292 0,03OC. BezÃ¼glic des unteren Temperatur- 

minimums trennen 0,005OC den Modellwert vom gemessenen Wert an Station 

295 . 

Eine Ã¤hnlich Ãœbereinstimmun besteht bei den Profilen des Salzgehaltes 

[Abb. 13b] lediglich in der Struktur. Die mit e iner  Temperaturverringerung 

e inhergehende  Abnahme des vertikalen Salzgehaltgradienten ist auch in den 

gemessenen Daten zu erkennen. Ebenfalls spiegeln sich d i e  geringen 

vertikalen Salzgehaltunterschiede im Modellprofil wider . Die Differenz von 

0,07 x 1 0  zwischen der unteren T i n  - Schicht des Modells und dem ISW-Kern 

bei 295 fallt etwas zu hoch aus. 

Die geringen Abweichungen des Modellprofils vom Stationsprofil in Boden- 

nÃ¤he in Abb. 13a nicht dargestellt, besteht zwangslÃ¤ufig da die Einstrom- 

bedingungen auf dem offenen Rand den Daten der Station 292 entnommen 

worden sind. 
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Salzgehalt M O - ' ]  

Station 2 9 2  - Standtrdlauf 

Â¥Â¥Ã‘ Station 2 9 5  

Abb. 13b: Der Vergleich der Salzgehaltprofile. 

Die Modellprofile fÃ¼ Helium und 8180 [ Abb. 14 ] weisen fÃ¼ die untere Tmin  - 

Schicht maximale Werte von 4,74 x bzw. -0,64700 auf. Damit be- 

steht bezÃ¼glic des Heliums eine Ãœbereinstimmun mit dem durchschnittlichen 

Wert von 4,7 X w ~ ' [ ~ ~ / ~ ~ H ~ o ]  , den Schlosser & Roether (1988) fÃ¼ den bei 

Station 298 [s. Abb. 91 erfaÃŸte ISW-Kern angeben. BezÃ¼glic des 8180 liegt der 

Modellwert dem von Weiss et al. (1979; Tabelle I:  Station 49) mit -0,64 Â 0,01%o 

angefÃ¼hrte am nÃ¤chsten Abweichungen von diesem Modellwert sind 

dadurch zu erzielen, daÂ der Mittelwert fÃ¼ die 8 1 8 ~ - ~ o n z e n t r a t i o n  des Schmelz- 

wassers in dem von Weiss et al. (1979) angegebenen Intervall, -54 Â 9 % 0 ,  

variiert wird. Aus dem in Abb. 14 dargestellten Vergleich ist zu ersehen, daÂ der 

Standardlauf den durch Messungen bestÃ¤tigte Zusammenhang zwischen 
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Temperaturminimum und den Maxima von Helium und 6 1 8 0  (Schlosser & 

Roether, 1988) reproduziert. 

Abb. 14: Die Verifikation der Modellprofile fÃ¼ 4 ~ e  und 6 '  8 0  an der 

Schelfeiskante anhand von MeÃŸdate (Schlosser & Roether, 1988) 

sowie deren Vergleich mit dem Modellprofil der pot. Temperatur. 

Bei der bisher erfolgten GegenÃ¼berstellun zeigten sich sowohl qualitative wie 

quantitative Ãœbereinstimmungen Eine weitere MÃ¶glichkei zur Verifikation 

der Modellergebnisse besteht in dem Vergleich der simulierten Schmelz- und 

Anfrierraten [Abb. l l f ]  mit denen, die sich aus theoretischen Ãœberlegungen 

Berechnungen z u r  Schelfeismassenbilanz oder  diagnost isch aus anderen 

numerischen Modellen ergeben. 
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Die Aufteilung der  Schelfeisunterseite in eine Schmelzzone an der  kontinenta- 

len Berandung und eine Anfrierzone im mit t leren Schelfeisbereich wurde 

erstmals von Robin (1979; Fig. 2) vorgestellt. Durch die Arbeiten von Robin et  

al. (1983), MacAyeal (1985) und Lange & MacAyeal (1988) wird diese Differen- 

zierung teilweise,  durch die vorliegenden Modellergebnisse vollends bestÃ¤tigt 

Um zu zeigen, daÂ die jÃ¤hrliche Schmelz- und Anfrierraten des Standardlaufes 

in dem Rahmen bleiben, den bisherige Arbeiten fÃ¼ verschiedene Schelfeise 

angeben, kommt es  in Tabelle 2 zu einer GegenÃ¼berstellung 

-1 1 Schmelzen I ma ' I  1 Anfrieren 1 ma I 

fco 

n 5 .... 
Â¥ 2 

i-i Ct s 2 -0 
." .- 

CQ .- CJ 

C 
E ^ 

A! rn '5 

max 1,5 max 0,l 

L i t e r a t u r q u e l l e  

F Behrendt (1968) 

R Kohnen (1982) 

R 1 Stephenson & Doake (1982) 

R 1 Lange & MacAyeal(1988) 

Rs Jacobs et al. (1979) 

Rs MacAyeal(1984a) 

Tabelle 2: Ein  Vergleich de r  vom Standardlauf erzielten jÃ¤hrliche Schmelz- und 

Anfrierraten mit denen, die bisher aus  der  Literatur bekannt sind. 

F = Filchner-, R = Ronne-, Rs  = Ross-Schelfeis 



Die mangelnde Ãœbereinstimmun im Bereich der Schelfeiskante erklxrt sich da- 

durch, daÂ im vorliegenden Modell GezeitenstrUme vernachlgssigt worden sind. 

Diese verursachen aber mit Geschwindigkeiten von maximal 0 , 4 m s " l  

(Gammelsrod & Slotsvik, 1981) im Kantenbereich einen starken Wassennassen- 

austausch, der aufgrund der relativ hohen Schelfwassertemperaturen, > - 1,5 'C, 

zu den zitierten Raten fÃ¼hre kann. 

1.0 

.a 

- 
.8 

- 490 - Kilometer 490 . 
E - 590 -K i lometer  590 

^ .+ 0 
Â¥)( 
<B -* - 
(B 
s O - 
L .#- 

5- -.2 . 
N - 
0 -.+ 
-r" 

$ -.E 

-.a - 

-1.0 ~ ' ' ' ' ~ ' ' ' ' ' ~ " ' ' ' ' " ~ ' ~ ' ' ' ' ~ r ~ r " ' r ~  
500 1000 1500 2000 2500 30CO 3SOO 

Abb. 15: Die Zeitreihen Ã¼be den Simulationszeitraum von 3600 Tagen fÃ¼ die 

S c h m e l z f A n f r i e r r a t e n  a n  den S t Ã ¼ t z s t e l l e  Ki lometer  490 

(Anfrierzone) und 590 (Schmelzzone im Kantenbereich). 

Generell ist bei den Modellraten zu berÃ¼cksichtigen daÂ es sich um punktuelle 

Werte handelt, die Ã¼be ein Jahr integriert wurden. Die Zeitreihen fÃ¼ zwei 

StÃ¼tzstelle aus der  Schmelzzone des Kantenbereiches und der Anfrierzone 

[Abb. 151 zeigen, daÂ die Raten Schwankungen unterworfen sind, die mit der 
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Periode des voran diskutierten Schelfeiskanten-Oszillators ablaufen. Die 

maximalen Werte bei Kilometer 590 bzw. 490 von - - 0,l x 1 0 ' ~  ms'' bzw. 

+ 0,05 X 1 0  m s '  fÃ¼hre zu einer jÃ¤hrliche Schmelz- bzw. Anfrierrate von 

- 0,3 ma" bzw. + 0,15 ma"'. 

IV.5 Variationen zum Standardlauf 

Das vorliegende Modell dient der phÃ¤nomenologische Untersuchung der Pro- 

zesse unter dem Schelfeis. Ihre AbhÃ¤ngigkei von Ã¤uÃŸer Randbedingungen, 

die teilweise unvollstÃ¤ndi bekannt sind oder auf Vermutungen basieren, steht 

dabei im Vordergrund. Auf eine Parameterstudie wird hier verzichtet, da sich 

gezeigt hat, daÂ VerÃ¤nderunge der Parameterwerte im Rahmen der StabilitÃ¤ 

keine grundlegend anderen Ergebnisse herbeifÃ¼hren So ergibt sich z.B. bei 

einer Verdreifachung des turbulenten WÃ¤rmeaustauschkoeffiziente yÃ die- 

selbe Verteilung der Schmelz- und Anfrierzonen; lediglich die Raten nehmen 

um ca. 30% zu. 

Als Ã¤uÃŸe Randbedingungen kÃ¶nne die Temperatur- und Salzgehaltwerte auf 

dem offenen Rand, die Temperatur an der SchelfeisoberflÃ¤ch T ' ~ ,  die 

Bodentopographie sowie die Morphologie des Schelfeises variiert werden. Die 

jeweiligen Ergebnisse werden in den Abschnitten IV.5.1 - IV.5.4 vorgestellt und 

diskut ier t .  

IV.5.l Ã„nderun der Temperatur- und Salzgehaltwerte auf dem offenen Rand 

Erste umfassende Messungen im Bereich der Filchnerdepression (Carmack & 

Fester, 1975) erbrachten eine Temperatur- und Salzgehaltverteilung, die durch 

die Messungen spÃ¤tere Jahre bestÃ¤tig werden konnte. Sie entspricht den 

Abbildungen 3a - b. Geringe Variationen in den Temperatur- und Salzgehalt- 

werten zeigen sich nur im Bereich des ISW-Kerns Ã¼be dem westlichen 
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Hang der Depression. Alle Schnitte spiegeln jedoch die VerhÃ¤ltniss des 

antarktischen Sommers wider, s o  daÂ saisonale Ver2nderungen in den 

Charakteristika der Wassermassen nicht erfaÃŸ worden sind. Diese dÃ¼rfte zwar 

nur von geringem AusmaÃ sein, da auf dem westlichen Schelf auch in den 

Sommermonaten eine Modifikation der Wassermassen bei Eisbildungsraten von 

bis zu 1 cm h"' (Fester, 1972) stattfindet. Um dennoch die Auswirkungen eines 

jÃ¤hrl iche Zyklusses in den Randbedingungen zu untersuchen, wird nach 

einer Simulationszeit von fÃ¼n Jahren ein Jahreszyklus der Temperatur- und 

Salzgehaltwerte des Ausgangsprofils mit Amplituden von O,OlÂ° bzw. 0,01 x 1 0 ' ~  

e i n g e s c h a l t e t .  

9 3  1000 1500 aoo 2500 3000 ssw 

Simulatlonszeit [Tage] 

Abb. 16: Der Vergleich der Zeitreihe des Gesamtinhaltes der kin. Energie p r o  

Einheitsvolumen fÃ¼ den Variationslauf 1 mit derjenigen des 

S tandard laufes .  

V a r i a t i o n s l a u f  1: nach 5-jÃ¤hrige Standard-Simulation v a r i i e r e n  

im jÃ¤hrliche Zyklus mit O,OlÂ° bzw. 0,Ol X 1 0 - ~  das Temperatur- bzw. 

Salzgehaltprofil auf dem offenen Rand. 



Ein periodisches Signal findet sich daraufhin in den Modellergebnissen wieder 

und fÃ¼hr zu teilweise grundlegenden VerÃ¤nderunge der aus dem Standard- 

lauf bekannten Strukturen. Die bei der Diskussion des Schelfeiskanten-Oszilla- 

tors aufgestellte Vermutung, daÂ dessen Periode von Ã¤uÃŸer Parametern zu 

beeinflussen ist, wird durch die Zeitreihe des Gesamtinhaltes der kinetischen 

Energie pro Einheitsvolumen [Abb. 161 bestÃ¤tigt Nach 5-jÃ¤hrige (=I800 Tage) 

Simulation behauptet sich ein etwas stÃ¤rkere Signal mit einer Periode von 360 

Tagen. Dieses ist auch der Stromlinien-Darstellung [Abb. 171 zu entnehmen, wo 

Abb. 17: Die Darstellung der Stromlinien des Variationslaufes 1 nach einer 

Simulationszeit von 3600 Tagen. Kl  = 0,2 [m2s-I].  

besonders in  den  unteren 300 m andere ZirkulationsverhÃ¤ltniss vorherr- 

schen. Verursacht durch die Umkehr des horizontalen Dichtegradienten, auf- 

grund des wechselnden Einstroms schwereren und leichteren Wassers,  bilden 

sich innerhalb de r  Bodenschicht Zirkulationszellen unterschiedlicher Orien- 

tierung aus. Der  Abstand zwischen zwei Zellen gleichen Drehsinns betrÃ¤g 
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ca. 310 km. Bei einer Advektionsgeschwindigkeit von 2 c m s '  wird diese Distanz 

in Ca. 180 Tagen zurÃ¼ckgelegt Eine wechselnde Orientierung bewirkt, daÂ an 

der Schelfeiskante die Tiefe des Einstroms variiert, daÂ dessen Charakteristika 

sich somit Ã¤nder und daÂ in BodennÃ¤h auch ein Ausstrom bestehen kann. Da 

jedoch weiterhin durch die linksdrehende Zelle Wassermassen mit annÃ¤hern 

den gleichen Temperatur- und Salzgehaltwerten aus der Schelfregion zur Auf- 

satzlinie transportiert werden, sind die  Abweichungen in den Schmelzt 

Anfrierraten nur gering. Damit kÃ¶nne auch die Modellprofile an der 

Schelfeiskante bezÃ¼glic ihrer Werte von denen des Standardlaufes nur wenig 

abweichen. Dies wird durch die vertikale Verteilung der pot. Temperatur und 

des Heliums [Abb. 181 bestÃ¤tigt Die Verlagerung des T i  bzw. Hemax um Ca. 50 m 

in eine grÃ¶ÃŸe Tiefe wird durch die ausgeprÃ¤gter rechtsdrehende Zelle am 

oberen Modellrand bewirkt. Die Strukturen im Temperaturprofil zwischen 700 

m und 1100 m, speziell die wÃ¤rmer Bodenschicht, ergeben sich aus den 

verÃ¤nderte Zirkulationsbedingungen. Der krasse Ãœbergan im Heliumprofil 

bei Ca. 670 m wird durch den schmalen Bereich zwischen Ein- und Ausstrom 

v e r u r s a c h t .  

Die Ergebnisse dieses Modellaufes haben gezeigt, daÂ kurzzeitige Variationen in 

den Charakteristika des Einstroms die LÃ¤ng der Modifikationsstrecke und damit 

die Eigenschaften des Ausstroms nicht beeinflussen. GrÃ¶ÃŸe VerÃ¤nderunge 

kÃ¶nnte auftreten, wenn 

a )  Variationen Ã¼be grÃ¶ÃŸe ZeitrÃ¤um stattfÃ¤nden so daÂ sich keine Um- 

kehr des horizontalen Dichtegradienten in BodennÃ¤h ergÃ¤b und 

b )  bestimmte ZirkulationsverhÃ¤ltniss den Transport von Schelfwassermas- 

sen zur Aufsatzlinie verhindern wÃ¼rden was bei einer geeigneten 

Bodentopographie denkbar wÃ¤re 



Abb. 18: Die Modellprofile der pot. Temperatur und der Heliumkonzentration 

an der Schelfeiskante fÃ¼ den Variationslauf l im Vergleich mit 

denjenigen des Standardlaufes. 

Pot.Ternperatur loC1 He l lumgeha l t  i.10-"rn3/kgH201 
-2.31 - 2 . n  -2.20 -2.15 -2 .10  -2.m -Z.OO -1.- -I.Ã -1.- - ~ . m  *.4 9.S 1.8 4 - 7  1.8 

-wo - 

a -TM - - 

Stellvertretend fÃ¼ langfristige Ã„nderunge werden die  Ergebnisse zweier 

LÃ¤uf gezeigt, in denen fÃ¼ das Westliche Schelfwasser (=Einstrom) 

-eoo ^ 

-900 - 

-/- Standardlauf 

-1000 - Varlatlonstauf 1 

a )  ein hoher Salzgehalt bei niedrigen Temperaturen (Variationslauf 2) und 

b )  ein niedriger Salzgehalt bei hohen Temperaturen (Variationslauf 3) 
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angenommen wird. Dies kÃ¶nnt gleichbedeutend sein mit einer ganzjÃ¤hri ver- 

stÃ¤rkte bzw. verminderten Eisproduktion auf dem westlichen Schelf des Wed- 

de l lmeeres .  

Ein kÃ¤ltere und salzreicherer Einstrom mit den Charakteristika 

@ = -1,94OC und S = 34,74 x 1 0 ' ~  

Schelfeislange [km1 

Abb. 19a: Die Darstellung der Stromlinien des Variationslaufes 2 nach einer 

Simulationszeit von 3600 Tagen. KI = 0,2 [m2s"]. 

Var ia t ions lauf  2: VerÃ¤nderun der Temperatur und des 

Salzgehaltes im Einstrom um - 0,02OC bzw. + 0,02 x 1 0 ' ~  gegenÃ¼be 

dem Standardlauf. 

schwÃ¤ch die Zirkulation gegenÃ¼be dem Standardlauf, wÃ¤hren s ie  sich bei 

einem wÃ¤rmere und salzÃ¤rmere mit 





Die  Abweichungen  vom Standard lauf  werden verursacht  durch d i e  

unterschiedlichen Temperaturdifferenzen zwischen d e r  GrenzflÃ¤ch Ozean/ 

Schelfeis und dem als WÃ¤rmereservoi dienenden WasserkÃ¶rpe im Bereich der  

kont inentalen Berandung.  

Anfrieren 

k -3 

t: 
h 

1 - 2 - Varlations~auf 2 Schmelzen , 

F -/- Standardlauf - 3 - Varlatlonslauf 3 Â¥ 

Abb. 20: D i e  V e r t e i l u n g  d e r  S c h r n e l z l A n f r i e r r a t e n  e n t l a n g  d e r  

Schelfeisunterseite fÃ¼ die  VariationslÃ¤uf 2 und 3 im zehnten 

Modelljahr im Vergleich mit derjenigen des Standardlaufes. 

Im Fall a) bedeutet der hÃ¶her Salzgehalt an d e r  Aufsatzlinie zwar e ine 

Verminderung des von -2,726OC auf -2,727OC, jedoch Ã¼berwieg die vorge- 

gebene Temperaturabnahme in de r  Bodenschicht .  Geringere Schmelzraten 

[Abb. 201 verr ingern den horizontalen Dichtegradienten,  schwÃ¤che die  

Zirkulation und damit das Entrainment angrenzender Wassermassen in die  

GrenzflÃ¤chenschich hinein. Ein hÃ¶here Salzgehalt  im modifizierten Wasser- 

kÃ¶rpe ist die Folge, so daÂ gegenÃ¼be dem Standardlauf nach einer kÃ¼rzere 

Distanz der in-situ Gefrierpunkt erreicht ist und die Konvektion in einer 
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grÃ¶ÃŸer Tiefe einsetzt. Aufgrund der Salzgehaltzunahme mit der Tiefe bleibt 

der  negative horizontale Dichtegradient kleiner. Folglich ist auch die  

rechtsdrehende Zirkulationszelle schwÃ¤che ausgeprÃ¤gt 

FÃ¼ den Fall b) ist zu berÃ¼cksichtigen daÂ wegen der Temperaturzunahme in 

der Bodenschicht ein grÃ¶ÃŸer WÃ¤rmereservoi verfÃ¼gba ist. HÃ¶her Schmelz- 

raten [Abb. 201, ein grÃ¶ÃŸer horizontaler Dichtegradient und eine stÃ¤rker Zir- 

kulation mit hÃ¶here Entrainment vermindern den Salzgehalt derart, daÂ erst 

in SchelfeiskantennÃ¤h der in-situ Gefrierpunkt erreicht ist. Die am offenen 

Rand stattfindene Konvektion fÃ¼hr zu keiner Umkehr des Dichtegradienten, 

verursacht keine anders orientierte Zirkulation. Den EinfluÃ der Zirku- 

lationsverhÃ¤ltniss auf den Grad der Modifikation der Wassermassen verdeut- 

licht die GegenÃ¼berstellun der Modellprofile [Abb. 211. Aus ihnen ist zu 

erkennen: Je tiefer der Ausstrombereich, um so niedriger dessen Temperaturen 

bei hÃ¶here Salzgehalten. Das Signal im Salzgehalt ist jedoch aufgrund der ge- 

ringen vertikalen Unterschiede weniger ausgeprÃ¤gt Demnach ist ein niedri- 

geres T i n  an der Schelfeiskante ein Indiz dafÃ¼r und die Abb. 19a bestÃ¤tig es, 

daÂ die AblÃ¶sun der GrenzflÃ¤chenschich in grÃ¶ÃŸer Tiefen bei einem ge- 

ringeren T stattgefunden haben muÃŸ Dies bedeutet gleichzeitig, daÂ kleinere 

Schmelzraten, kÃ¼rzer Modifikationsstrecken und damit geringere EintrÃ¤g an 

Helium und dem Sauerstoffisotop 1 6 0 ,  wie durch Abb. 21 belegt, vorliegen. 

Mit Hilfe der vorangegangenen Ãœberlegunge lassen sich Verteilungen und 

die Charakteristika des Ausstroms bezÃ¼glic aller mÃ¶gliche Variationen in den 

Temperatur- und Salzgehaltrandwerten deuten. Hinsichtlich der VerhÃ¤ltniss 

in der Filchnerdepression kÃ¶nnte somit Variationen in den Eigenschaften des 

ISWs, vornehmlich in der Temperatur und den Tracern, auf langfristige VerÃ¤n 

derungen der Bedingungen auf dem Schelf des westlichen Weddellmeeres zu- 

rÃ¼ckzufÃ¼hr sein.  



Abb. 21: Die Modellprofile der pot. Temperatur ,  des  Salzgehaltes, der 

Heliumkonzentration und des & 1 8 0  an der Schelfeiskante fÃ¼ die 

VariationslÃ¤uf 2 und 3 im Vergleich mit denjenigen des 

S tandard laufes .  
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IV.5. Ã„nderun der  OberflÃ¤chentemperatu des Schelfeises 

Die atmosphÃ¤rische Bedingungen bestimmen die  OberflÃ¤chentemperatu des 

Schelfeises. Nach Schwerdtfeger (1970) variiert diese fÃ¼ die Region des Filch- 

ner-Schelfeises zwischen -30Â° im Juli und -lOÂ° im Januar. Aufgrund des ge- 

ringen WÃ¤rmeflusse im Schelfeis machen sich saisonale Schwankungen an 

der  unteren GrenzflÃ¤ch nicht bemerkbar. Zu untersuchen bleiben daher die 

Auswirkungen einer  langfristigen Ã„nderun de r  OberflÃ¤chentemperatu auf 

das ozeanische Regime. 

Anfrieren 

Abb. 22: Die  Verteilung der  SchmelzIAnfrierraten entlang d e r  Schelfeisun- 

terseite fÃ¼ die VariationslÃ¤uf 4 und 5. 

Variat ions lauf  4: zei t l ich konstante  SchelfeisoberflÃ¤chentempe 

ratur von -15OC. 

Variat ions lauf  5: zei t l ich konstante  SchelfeisoberflÃ¤chentempe 

ratur von -30Â°C 
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In Anlehnung an Modellergebnisse, die bei einer Verdopplung der CO,-Konzen- 

tration in der AtmosphÃ¤r eine ErhÃ¶hun der OberflÃ¤chentemperatu an den 

Polen um bis zu 5OC vorhersagen (Manabe & Wetherald, 1980), wird im Fall a) 

= -15OC als zeitlich konstanter Wert vorgegeben. Ein um 10Â° tieferer 

jÃ¤hrliche Mittelwert, wie er wahrend des letzten glazialen Maximums (=18000a 

BP) bestand (Lorius et al., 1988) wird im Fall b) mit -30Â° angenommen. Die 

Ergebnisse unterscheiden sich in beiden Fallen kaum von denen des 

Standardlaufes. Wie die Diskussion der Gleichung (II.2.d) ergab, ist der 

Temperaturgradient im Schelfeis in erster Linie fÃ¼ den AnfrierprozeÃ von 

Bedeutung. Dies zeigt der Vergleich der Schmelz/Anfrierraten in Abb. 22, wo 

d i e  niedrigere Schelfeisoberf lÃ¤chentemperatu zu einer  ErhÃ¶hun der  

Anfrierrate um 6,5 cma-I fÃ¼hrt 

Diese ModellÃ¤uf zusammen mit denen, die im vorangegangenen Abschnitt be- 

handelt wurden, lassen vermuten, daÂ der betrachtete Ozean von den Bedingun- 

gen vor und weniger von denen auf dem Schelfeis beeinfluÃŸ wird. 

IV.5.3 Ã„nderun der Bodentopographie 

Die konstante Wassertiefe der Filchnerdepression stellt  fÃ¼ antarktische 

VerhÃ¤ltniss eine Ausnahme dar. Bedingt durch die Auflast des kontinentalen 

Eisschildes neigt sich im allgemeinen der Schelfboden sÃ¼dwÃ¤rt Aus diesem 

Grund wird in einem weiteren Modellauf ein zum Pol hin abfallender Meeres- 

boden in das bestehende Modellgebiet eingefÃ¼gt In erster NÃ¤herun sei dessen 

Neigung konstant l%o.  In mehreren Simulationen werden der Boden und die 

Charakteristika der 100 m mÃ¤chtige Bodenschicht an der Schelfeiskante je- 

weils um 100 m angehoben. Die Temperatur- und Salzgehaltwerte auf dem offe- 

nen Rand sowie die Wassertiefe an der Aufsatzlinie bleiben gegenÃ¼be dem 

Standardlauf unverÃ¤ndert Da keine prinzipiell unterschiedlichen Ergebnisse 
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durch die Modell3ufe erzielt wurden, Wassertiefen von 620 m aber an der 

Schelfeiskante des benachbarten Ronne-Schelfeis vorhanden sind. werden 

stellvertretend die  nachfolgenden Abbildungen diskutiert. 

Abb. 23: Die Darstellung der Stromlinien des Variationslaufes 6 nach einer 

Simulationszeit von 3600 Tagen. KI = 0,3 [&'I]. 

Variationslauf 6: geneigter Meeresboden mit einer Wassertiefe an 

der Schelfeiskante von 620 m. 

In dem zu einem Kanal reduzierten Ozean ist die Zellenstruktur der Zirkulation 

markanter geworden, wie die Anzahl der geschlossenen Stromlinien in Abb. 23 

belegt. Bei gleichem Drehsinn hat sich die  IntensitÃ¤ im Vergleich zum 

Standardlauf nahezu verdoppelt. Da die Bodentopographie den Abstand zwi- 

schen dem dichteren Wasser des Einstroms und dem leichteren der Schmelzzone 

verringert, bestehen grÃ¶ÃŸe horizontale Dichtegradienten. Diese verursachen 

im gesamten Modellgebiet hÃ¶her Geschwindigkeiten verbunden mit einem 
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intensiveren Wassermassenaustausch, der wiederum fÃ¼ verstÃ¤rkt Schmelz- 

raten [Abb. 241 sorgt. Erst an der Schelfeiskante ist in der GrenzflÃ¤chenschich 

der in-si tu Gefrierpunkt erreicht, da eine Erh6hung von T aufgrund der Ab- 

nahme des Druckes durch die Zunahme der  Temperatur und des Salzgehaltes 

aufgrund eines hÃ¶here Entrainments mehr als kompensiert  wird. Die ver- 

stÃ¤rkt Konvektion und damit die rechtsdrehende Zirkulation im oberen Mo- 

dellgebiet bleibt aus, so daÂ keine Eigenschaften aus dem Schelfbereich in die 

ausstrÃ¶mend Wassermasse gemischt werden. 

Abb. 24: D i e  V e r t e i l u n g  d e r  S c h m e l z J A n f r i e r r a t e n  e n t l a n g  d e r  

Schelfeisunterseite fÃ¼ die VariationslÃ¤uf 6 und 7 im Vergleich mit 

derjenigen des Standardlaufes. 

V a r i a t i o n s l a u f  7:  wie Variationslauf 6, aber  Anhebung des 

Meeresbodens im Bereich der kontinentalen Berandung um 100 m. 



In den Modellprofilen [Abb. 251 ist somit die Temperatur und der Salzgehalt der 

T i - S c h i c h t  deutlich hOher, wÃ¤hren die Maxima des Heliumgehaltes und des 

SauerstoffisotopenverhÃ¤ltnisse nu r  ger ingfÃ¼gi  unter  denen des  Standard-  

laufes liegen. Die  Zunahmen aufgrund hÃ¶here  Schmelzraten werden schein- 

bar  durch eine intensivere Vermischung mit  angrenzenden Wassermassen ge-  

ringerer Konzentration und dem fehlenden Zutrag durch die "obere" Zirkula- 

t ion ausgegl ichen.  

Pot.Ternperatur lÂ°C Hellumgehalt [ -10 -" rn3 /kg~;0 i  

Abb. 25: Die  Modellprofile de r  pot. Temperatur,  der Heliumkonzentration und 

6 1 8 0  an der Schelfeiskante fÃ¼ den Variationslauf 6 im Vergleich mit 

denjenigen des Standardlaufes.  



Die MÃ¤chtigkei der WassersÃ¤ul im Bereich der Aufsatzlinie stellt einen eher 

willkÃ¼rliche Wert dar. Geringere Angaben, < 100 m, liegen aus der Region des 

Ross-Schelfeises vor (MacAyeal, 1984; Fig. 3). Ohne die Bedingungen auf dem 

offenen Rand zu Ã¤ndern wird in einem zusÃ¤tzliche Modellauf untersucht, in- 

wieweit sich eine Anhebung des Meeresbodens an der kontinentalen Beran- 

dung um 100 m auf die obigen Ergebnisse auswirkt. 

Einzig in der Darstellung der Stromlinien lassen sich geringfÃ¼gig Ab- 

weichungen erkennen. So ist der horizontale Gradient im Bereich des ebenen 

Meeresbodens kleiner. Dies fÃ¼hr zu einer Verringerung der Schmelzraten an 

der Aufsatzlinie um Ca. 10 cma'l [Abb. 241. In den Charakteristika des Ausstroms 

sind die VerÃ¤nderunge jedoch so gering, daÂ sie in  Abb. 25 nicht darstellbar 

s ind .  

IV.5.4 Ã„nderun der Morphologie des Schelfeises 

In einer die Variationen zum Standardlauf abschlieÃŸende Simulation wird die 

Morphologie des Schelfeises verÃ¤ndert Ein Plateau von 100 km LÃ¤ng wird in 

drei unterschiedlichen Tiefen fÃ¼ den mittleren Bereich des Schelfeises ange- 

nommen. Zwar ist eine mittlere Neigung der Schelfeisunterseite von l % o  i.a. 

eine gute NÃ¤herun der bestehenden VerhÃ¤ltnisse jedoch sind Gebiete mit ei- 

ner horizontalen GrenzflÃ¤ch durchaus denkbar, wie die Diskussion um die 

zentrale Region des Ronne-Schelfeises zeigt. 

Aus der Modellkonfiguration ergibt sich, daÂ bei einer teilweise ebenen Unter- 

seite des Schelfeises die WassersÃ¤ul im Bereich der kontinentalen Berandung 

mÃ¤chtige ist. Um aber die erzielten Ergebnisse mit denen des Standardlaufes 

vergleichen zu kÃ¶nnen werden in den folgenden LÃ¤ufe der Meeresboden und 

die Bodenschicht um 100 m angehoben. Damit bleiben die Charakteristika des 

Einstroms bestehen und die MÃ¤chtigkei der WassersÃ¤ul betrÃ¤g an der Auf- 

satzlinie weiterhin 180 m. 
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Vergleich der Stromlinien-Darstellungen nach 10 M 

die Variationslgufe 8, 9 und 10. KI  = 0,2 [rn2s-'1. 

Variat ionslauf  8: ebenes Schelfeis zwischen Kilometer 120 und 220 

Variat ionslauf  9:  ebenes Schelfeis zwischen Kilometer 220 und 320 

V a r i a t i o n s l a u f  10:  ebenes Schelfeis zwischen Kilometer 340 und 440 



Der Vergleich der Stromlinien-Darstellungen [Abb. 261 zeigt, daÂ fÃ¼ die Zir- 

kulation und folglich fÃ¼ die VerÃ¤nderun der Wassermassen die  Lage des 

Plateaus innerhalb der Modifikationsstrecke von Bedeutung ist. Da entlang der 

ebenen Unterseite e ine  Zehrung des  WÃ¤rmereservoir nur  aufgrund der 

GrenzflÃ¤chenprozess nicht aber durch eine Gefrierpunkterh6hung stattfin- 

det, kann die Schmelzzone zum offenen Rand hin verschoben werden [Abb. 271, 

Anfrieren 

Schmelzen 

-10- Varlatlonslauf 10 

Schelfeislange Ekml 

Abb. 27: Die Verteilung de r  SchmelzfAnfrierraten entlang d e r  Schelfeisun- 

terseite im zehnten Modelljahr fÃ¼ die VariationslÃ¤uf 8 und 10. 

wenn bei einem erneuten Anstieg der in-situ Gefrierpunkt noch nicht erreicht 

is t .  



HÃ¶her Schmelzraten in SchelfeiskantennÃ¤h sorgen fÃ¼ grÃ¶ÃŸe horizontale 

Dichtegradienten i n  geringeren Tiefen,  fÃ¼ e i n e  Verlagerung der  

Zirkulationszelle (L) und somit fÃ¼ eine stÃ¤rker Vermischung der modifi- 

zierten Wassermasse mit wÃ¤rmere Wasser aus seiner Umgebung. Aufgrund 

dieser TemperaturerhÃ¶hun bei gleichzeitiger Salzgehalterniedrigung lÃ¶s sich 

die GrenzflÃ¤chenschich erst an der Schelfeiskante ab und Ã¤hnel somit 

derjenigen Situation, welche durch eine Temperaturzu- und Salzgehalt- 

abnahme auf dem offenen Rand [s. Abb. 19b] entsteht. Ist jedoch der in-situ 

Gefrierpunkt beim Erreichen des Plateaus nahezu erreicht und damit die 

Modifikation der Wassermasse beendet, so sind die  Abweichungen gegenÃ¼be 

dem Standardlauf nur gering. 

Aus diesen Modellergebnissen wird auch der EinfluÃ eines geringeren Drucks 

bzw. einer hÃ¶here Gefrierpunkttemperatur an der Aufsatzlinie sichtbar. 

Geringere Schmelzraten aufgrund eines verminderten WÃ¤rmereservoirs klei- 

nere horizontale Dichtegradienten und damit niedrige Geschwindigkeiten in 

BodennÃ¤h [s. Abb. 261 sind die Folge. Eine signifikante Ã„nderun in den Cha- 

rakteristika des Ausstroms ist nicht festzustellen. 

Insgesamt zeigt diese Simulation, daÂ zur Modellierung der Zirkulation und da- 

mit der Modifikation der Wassermassen unter Schelfeisen auch eine genaue 

Kenntnis der Morphologie des Schelfeises nÃ¶ti ist. 

Den AbschluÃ des Kapitels IV bildet der tabellarische Vergleich einiger 

Ergebnisse des Standardlaufes, wie Temperatur-, Salzgehalt-, Helium- und 8 1 8 0 -  

Werte  des  Ausstroms,  dessen Tiefenniveau,  Schmelz/Anfrierraten in 

AbhÃ¤nigkei des Ortes, geschmolzene oder angefrorene GesamtflÃ¤ch [ k m 2 a ' ] ,  

mit den Ergebnissen, die in den VariationslÃ¤ufe 1 bis 10 erzielt wurden. 



Ausstrom r 

Tabelle 3: Der 

Schmelzen Anfrieren 
.-.. - .... 
N ", ... 

&D ".. 0  
2 %  0  0 "  o 2 Art der Variation 

G 
z g 5 $ $ 5 5  

:Ca : +  5 2 $  2 2 
a g  E " 2  E g 
; 2  2 z w  ra 
2 2  ( j , g z  2 
5 0 , l 6  1 0,256 10,10 1 __ 1 0,004 1 ja  1 -1,92 'C und 34,72 im Einstrom 

5 1 - 1 0,289 1 __ [0,23 1 0,017 1 nein1 -l,90 C und 34,70 irn Einstrom 

Vergleich einiger Ergebnisse des Standardlaufes mit denen, die 

durch die VariationslÃ¤uf 1 bis 10 erzielt wurden. Die Angaben fÃ¼ 

den Ausstrom beziehen sich auf das Niveau des T , .  Die Einheiten 

entsprechen den bisher verwendeten. 



V Die Erweiterung des Modellgebietes 

In einer gesonderten Simulation soll das Zusammenwirken der Prozesse unter 

dem Filchner- und Ronne-Schelfeis mittels einer Zirkulation um die Berkner- 

Insel ansatzweise untersucht werden. Dazu wird das im Abschnitt 111.3 vorge- 

stellte Modellgebiet dahingehend erweitert, daÂ es die Bedingungen beinhaltet, 

die auf dem in Abb. 9 gekennzeichneten Schnitt bestehen. Dies bedeutet im 

einzelnen, daÂ 

a )  die horizontale Ausdehnung 1300 km betrÃ¤gt 

b )  keine Aufsatzlinie, keine kontinentale Berandung besteht, sondern beide 

Gebiete durch eine ca. 300 m mÃ¤chtig WassersÃ¤ul miteinander verbun- 

den sind, 

c )  zwei offene RÃ¤nde existieren, an denen sich sowohl die Schelfeis- 

unterseite wie auch der Boden in unterschiedlichen Tiefenniveaus befin- 

d e n ,  

d )  fÃ¼ den Ronne-Bereich ein auf das Niveau der Filchnerdepression 

abfallender Meeresboden vorhanden ist und 

e )  die Unterseite des Ronne-Schelfeises Ã¼be eine LÃ¤ng von ca. 100 km nicht 

geneigt ist. 

Damit weicht Punkt e) von der in Abb. 9 dargestellten EismÃ¤chtigkeitsvertei 

lung ab und berÃ¼cksichtig die durch numerische Modellierung (Lange & 

MacAyeal, 1986; Fig.1) und Bohrung (Engelhardt & Determann, 1987) zur Dis- 

kussion gestellte. 

GegenÃ¼be dem Standardlauf haben sich die Bedingungen vor dem Filchner- 

Schelfeis nicht geÃ¤ndert FÃ¼ den Ronne-Bereich wurde ein mittleres Tempe- 

ratur- und Salzgehaltprofil den von Foldvik et al. (1985a; Fig. 3) erstellten 

7 2 



Schnitten entnommen. Die Anfangswerte fÃ¼ Helium und 8 1 8 0  sind mit denen 

des Standardlaufes identisch. 

Die in Tabelle 1 aufgelisteten Modellparameter werden aus StabilitÃ¤tsgrÃ¼nd 

dahingehend verÃ¤ndert daÂ der  vertikale turbulente Austauschparameter AÃ 

auf 5 X I O - ~  m2s-I angehoben wird. BezÃ¼glic der Topographie und Morpholo- 

gie des Schelfeises sind in diesem Experiment keine wesentlichen Neuerungen 

vorgenommen worden. Vielmehr wurden Ã¤uÃŸe Bedingungen miteinander 

verknÃ¼pft deren Bedeutung fÃ¼ den Ozean Gegenstand der  Untersuchungen in 

Kapitel IV war. 

Abb. 28: Die Darstellung der Stromlinien nach einer Simulationszeit von 3600 

Tagen fÃ¼ das um die "Ronne-Region" erweiterte Modellgebiet. 

KI = 0,7 [m2s-'1. 



Es  ist daher nicht verwunderlich, daÂ die vorliegenden Ergebnisse sich aus den 

bisher  erzie l ten zusammensetzen.  E ine  vom Standardlauf  abweichende 

Zirkulation an de r  Schelfeiskante [Abb. 281 ergibt sich aus einer grÃ¶ÃŸer 

Periode des Schelfeiskanten-Oszillators. Dennoch sind die  VerhÃ¤ltniss unter 

dem Filchner-Schelfeis mit denen des Standardlaufes, die unter dem Ronne- 

Schelfeis,  mit denen in den Abschnitten IV.5.3 und IV.5.4 diskutierten 

vergleichbar. Eine Zirkulation um die Berkner-Insel herum, wie von Foldvik 

(pers. Mitteilung) geÃ¤uÃŸer kann anhand dieser Simulation nicht bestÃ¤tig 

werden. Bemerkenswert bleibt der bis weit unter das Ronne-Schelfeis rei- 

chende EinfluÃ der  Filchner-Zirkulation. Dieser fÃ¼hr jedoch nicht dazu, daÂ 

sich die Charakteristika des Filchner-Ausstroms drastisch verÃ¤ndern 

Abb. 29: Die Modellprofile der pot. Temperatur, der  Heliumkonzentration und 

8180 an der  "Filchner-Schelfeiskante" im Vergleich mit denjenigen 

des  Standardlaufes.  



Die h6heren Temperaturen und d ie  geringeren Tracerwerte  [Abb. 291 

resultieren aus e iner  niedrigeren Schmelzrate im Inneren [Abb. 301, die 

wiederum ih re  Ursache in d e r  h6heren Gef r i e rpunk t tempera tu r  bei 

geringerem Druck hat. Ein Aspekt, der  schon im Abschnitt IV.5.4 diskutiert 

w u r d e .  

Anfrieren 

"FiIchnarlRonne-Lauf" Schmelzen 

Abb. 30: Die  Verteilung de r  Schmelz/Anfr ierra ten ent lang de r  gesamten 

Schelfeisunterseite fÃ¼ das  "Filchner-Ronne-Regime" irn Vergleich 

mit derjenigen des Standardlaufes. 



Die Grundlage fÃ¼ die vorliegende Arbeit bildet ein zweid imens iona les  thermo- 

halines Zirkulationsmodell. Die BeschrÃ¤nkun auf die y/z-Ebene fÃ¼hr zur Ver- 

nachlÃ¤ssigun der Corioliskraft (s. Kapitel 11). Trotz dieses unphysikalischen 

Ansatzes werden in den Simulationen Ergebnisse erzielt, die in keinem 

Widerspruch zu bestehenden Theorien und Modellen stehen und durch vor- 

handene Messungen, speziell denen der Tracer-Ozeanographie bestÃ¤tig wer- 

den kÃ¶nnen 

Erstmals wird mit Hilfe eines derartigen Modelles gezeigt, daÂ an der Schelfeis- 

unterseite nicht nur S c h m e l z e n ,  sondern auch A n f r i e r e n  stattfindet. Dabei sind 

die Raten und die rÃ¤umliche Verteilungen abhÃ¤ngi von den Charakteristika 

des einstrÃ¶mende Wassers (Westliches Schelfwasser), dem Temperaturgradi- 

enten im Schelfeis, von der Bodentopographie sowie der Morphologie des 

Schelfeises. Allesamt sind dies Faktoren, die die Modifikationsstrecke und damit 

die Charakteristika des ausstrÃ¶mende Wassers sowie dessen Tiefenniveau 

b e e i n f l u s s e n .  

Der Schelfeiskanten-Oszillator, eine Reaktion des Ozeans auf den AnfrierprozeÃ 

in der NÃ¤h der Schelfeiskante, tritt in dieser Klarheit wohl nur im Modell auf. 

FÃ¼ das Ronne-Schelfeis konnten Eckstaller & Miller (1984) den EinfluÃ der Ge- 

zeiten noch in Ca. 200 km Entfernung von der Schelfeiskante nachweisen. Es ist 

daher anzunehmen, daÂ durch den hohen Wassermassenaustausch die den 

Oszi l la tor  t re ibenden Dichtegradienten innerhalb einer  Gezei tenperiode 

beseitigt werden. 

Die Einbeziehung der geostrophischen Balance in die Modellierung der Pro- 

zesse unter Schelfeisen stellt ein bekanntes (MacAyeal, 1985) und bisher nicht 

gelÃ¶ste Problem dar. Im vorliegenden Modell, dem der Druckgradient parallel 

zur  Schelfeiskante fehl t ,  kÃ¶nnt  der  Coriol is term nur  durch  einen 

unrealistisch hohen Impulsaustauschkoeffizienten balanciert werden. AnsÃ¤tze 
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eine ProportionalitÃ¤ zwischen dem horizontalen Dichtegradienten p und 
Y 

einem dazu normalen Druckterm herzustellen, sind ebenso kÃ¼nstlic und 

bleiben daher unberÃ¼cksichtigt Ein weiteres Resultat dieser Arbeit ist, daÂ der 

Ozean unter Schelfeisen nur mit Hilfe eines ?-dimensionalen Modells 

realistisch simuliert werden kann. 

Die Notwendigkeit einer dritten Dimension wird ebenfalls im erweiterten Mo- 

dellauf offensichtlich. Die von Foldvik vermutete UmstrÃ¶mun der Berkner-In- 

sei wÃ¤r denkbar, wenn Ein- und Ausstrombereich in der Filchnerdepression 

zonal versetzt wÃ¤ren Der jetzige Ansatz bedingt jedoch eine Entkoppelung der 

beiden Regime. Die Symmetrie des Antriebs sorgt fÃ¼ eine symmetrische Ver- 

teilung der Felder, so daÂ mit Hilfe dieses Modells ein Zusammenwirken beider 

Schelfeisregime nicht bestÃ¤tig werden kann. 

Ein 3-dimensionales Modell zur Simulierung des Ozeans unter Schelfeisen ist je- 

doch nur dann zu realisieren, wenn in ausreichendem MaÃŸ Daten vorhanden 

sind. Wie die VariationslÃ¤uf gezeigt haten, mÃ¼sse dies 

a )  ozeanographische Daten => Temperatur, Salzgehalt, Tracer entlang 

Filchner-Ronne-Schelfeiskante 

b ) meteorologische Daten => O b e r f l Ã ¤ c h e n t e m p e r a t u r e  

C )  geophysikalische Daten => Bodentopographie und 

d )  glaziologische Daten E i s m Ã ¤ c h t i g k e i t s v e r t e i l u n  

sein, die einerseits als Randbedingungen in das Modell eingehen, andererseits 

zu dessen Verifikation herangezogen werden kÃ¶nnen Unter diesem Aspekt 

wÃ¤r es auch sinnvoll, langfristige Verankerungen vor der Schelfeiskante aus- 

zulegen. Eine wÃ¼nschenswerte aber schwer zu realisierende Position, wÃ¤r 

eine in der zentralen Region des Ronne-Schelfeises. Sie kÃ¶nnt nicht nur im 

Hinblick auf die  StrÃ¶mungsverhÃ¤ltnis wichtige Informationen liefern, 



sondern auch die Frage klÃ¤re helfen, ob und, wenn ja in welchem MaÃŸe 

Anfrieren stattfindet. 

Neue Erkenntnisse aus dem 3-dimensionalen Modell sind zu erwarten hinsicht- 

l i c h  

des Einflusses der Corioliskraft auf die Zirkulation 

der rÃ¤umliche Verteilung der Ein- und Ausstrombereiche entlang der g e -  

samten Schelfeiskante 

der rÃ¤umliche Verteilung der Schmelz- und Anfrierzonen und 

der Quantifizierung des ausstrÃ¶mende Eisschelfwassers und damit der 

Q u a n t i f i z i e r u n g  d e r  Wedde l lmee r -Bodenwasse r -P roduk t ion  i m 

Foldvikschen Sinne. 



Anhang A 

Aus dem Gleichungssystem (II.2.a - h) 

lassen sich fÃ¼ ein vorgegebenes Druckniveau an der GrenzflÃ¤ch Ozean/ 

Schelfeis die Gefrierpunkttemperatur T ~ ,  der entsprechende Salzgehalt s und die 

Schmelz/Anfrierrate h berechnen. 



B W  A 3 )  in (Al)  pw c W  yT ( T  - T ) = pw L 7. 
- 

SB 

+ 

mit e, = PW 'pw T̂ 

e2 = pw L 7s 
K 

e3 = PE 5 

(11.2.h) F = a $ + e 4  

mit e4 = b - c p  B  



Gleichung (A10) liefert zwei Salzgehaltwerte, von denen derjenige unberÃ¼cksichtig 

bleibt, der auÃŸerhal des Definitionsbereiches der Gleichung (II.2.h) liegt. 

Sind die Temperatur T und der Salzgehalt des GrenzflÃ¤chenvolumen bekannt, 

so lassen sich die SchmelzIAnfrierrate h aus Gleichung (A3) und die FlÃ¼ss Q v  und Qr, 

aus den Gleichungen (II.2.b) bzw. (11.2.0 bestimmen. 

Zu denselben Ergebnissen fÃ¼hr ein anderer Ansatz, der im folgenden kurz skizziert 

wird.  

B ( A l l )  in (A5) ergibt eine quadratische Gleichung fÃ¼ T , wobei diejenige Gefrier- 

punkttemperatur unberÃ¼cksichtig bleibt, die in ( A l l )  eingesetzt einen auÃŸerhal 

des Definitionsbereiches liegenden Salzgehaltwert liefert. Der weitere Weg bleibt der 

im oberen Absatz beschriebene. 
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