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So viel ist nur gewil3, da® diese deadpol umgebende Landmasse der unwirtlich-
ste und ungastlichste Kontinent der Erde ist. Keirtlgmere Stomung aus mittleren
Breiten erreicht ihn. Unter einer achtigen Inlandeiskappe begraben, ist er der Ur-
sprunsgort einer Vergletscherung von gewaltigster Ausdehung, deren Ful3 sich weit in
das umgebende Meer vorstreckt. Die von der Eiskappe ausgehahdaewtd von dem
Meere aufgenommen, ohne es in den mittleren Breiten besonders starkifalenubie
Annaherung an deni&lpolarkontinentist durch die davorgelagerte Eisplatte ungemein
schwierig. Das verscheucht aber heute die Forschung nicht mehr, die sich daratn m
neue Probleme zu entschleiern.

(Haenicke, 1926)



Zusammenfassung

Im Rahmen deBremerhaven Regional Ice Ocean SimulatigBRIOS) wurde ein
gekoppeltes Meereis-Ozean-Modeill fdas $dpolarmeer entwickelt. Das ,,BRIOS-

2" genannte Modell ist aus der@-Coordinate Primitive Equation ModéSEPEM)

und einem dynamisch-thermodynamischen Meereismodell aufgebaut. Es wird auf ei-
nem zirkumpolaren Gitter betrieben, dessen daiilig auf das Weddellmeer und seine
Umgebung fokussiert ist. Das Modellgebiet schliel3t die grof3en antarktischen Schelf-
eisgebiete ein; die Schelfeis-Ozean-Wechselwirkung wird durch die thermodynami-
sche Komponente des Meereismodells beschrieben. Numerische Simulationen werden
mit Daten aus dentydrographic Atlas of the Southern Oceantialisiert und mit
sechssiidigen Daten aus der Reanalyse des Eaisghien Zentrumsif 'mittelfristige
Wettervorhersage (ECMWF) angetrieben.

Das Modell wird anhand der Wassermassenstruktur und des vertikal integrierten
Transports sowie der Eiskonzentration, der Eisdicke und der Eisdrift validiert und zeigt
quantitativ gute bis sehr gut¢bereinstimmung mit Beobachtungsdaten. Untersuchun-
gen der Eis-Ozean-Wechselwirkungen auf dem Kontinentalscheluawesstlichen
Weddellmeer zeigen eine enge Korrelation zwischen Fluktuationen des atmiesph”
schen Antriebs und der Variabditder Meereisbildung. Anomalien des noattigien
Windschubs im inneren Weddellmeer sind konsistent mit der Phase der Antarktischen
Zirkumpolarwelle (ACW). Positive Anomalien des nordiigen Windschubs verursa-
chen positive Anomalien des Eisexports im selben und der Eisproduktion im folgenden
Jahr und sind mit der Produktion von salzreichem Schelfwasser weftktunter dem
Einflu3 einer wechselnden Dichteverteilung vor der Schelfeiskante kann sich die Zirku-
lation unter dem Filchner-Ronne-Schelfeis innerhalb von drei Jahren umkehren, wobei
mit jedem der beiden Extrema typische Verteilungen von Anfrier- und Schmelzgebie-
ten verbunden sind. Signale der zwiscladmjichen Variabilifit der Atmosphie wer-
den so in den tiefen Ozean und in die Kavernen unter dem Filchner-Ronne-Schelfeis
getragen.

Der Weddellwirbel weist in der Simulation eine Doppelzellenstruktur auf, die durch
die Umstomung von Maud Rise und Astrid Ridge verursacht wird. Die Um-Uhdr-
stromung der Erhebungen iostlichen Weddellmeer erzeugt Anomalien des vertikalen
Warmeflusses, die aber nur lokalen Einflul3 auf die Meereisverteilung haben. Die sog.
,,Frihjahrspolynja” in der Umgebung von Maud Rise stellt sich als windinduziertes
Phadnomen dar, das unadnigjig von der regionalen Topographie ist. Tiefenkonvektion
in dieser RegiondRt sich durch Variderungen derdR®wasserbilanz an der Ozeano-
berfléiche ausiSen und ist nicht an die Existenz von Maud Rise gebunden.



Abstract

In the framework of th&8remerhaven Regional Ice Ocean Simulati(BRIOS) a cou-

pled sea ice-ocean model of the Southern Ocean was developed. The model is called
“BRIOS-2" and is based on th&-Coordinate Primitive Equation ModébPEM) and a
dynamic-thermodynamic sea ice-model. The model is run on a circumpolar grid which
is focussed on the Weddell Sea. It includes the Antarctic ice shelves; shelf ice-ocean
interaction is described by the sea ice-model’s thermodynamic component. Numeri-
cal simulations are initalized using data from thedrographic Atlas of the Southern
Oceanand forced with 6-hourly data of the ECMWF-reanalysis.

The model is validated against observations of water mass structure and vertically
integrated transport as well as sea ice extent, thickness and drift. Quantitatively, a good
agreement with observations is achieved. Investigations of sea ice-ocean interaction
on the continental shelf in the southwestern Weddell Sea feature a strong correlation
between fluctuations of atmospheric forcing and the variability of sea ice formation.
Anomalies of meridional wind stress in the inner Weddell Sea are consistent with the
phase of the Antarctic Circumpolar Wave (ACW). Positive anomalies of northward
wind stress cause an increase of sea ice export in the same and of sea ice formation
in the following year leading to an increased production of High Salinity Shelf Water.
Driven by a varying density distribution over the continental shelf, the circulation in
the Filchner-Ronne ice shelf cavity fluctuates between two modes, each of which fea-
tures a characteristic distribution of basal freezing and melting regions. Thus, signals
of interannual atmospheric variability propagate into the deep ocean and the sub-ice
shelf cavities.

The simulated Weddell Gyre features a pronounced double cell structure which
is caused by the topographic effects of Maud Rise and Astrid Ridge. Flow around
and across these elevations causes anomalies of vertical heat flux which affect the sea
ice distribution only locally. The spring polynya in the region of Maud Rise appears
as a wind-induced phenomenon which is not affected by regional topography. Deep
convection in this region may be caused by modifications of the surface fresh water
balance and does not depend on the existence of Maud Rise.
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Kapitel 1
EinfUuhrung

Man schreibt das Jahr 1822, als ein gewisser James WeddellaKapiD. der engli-
schen Navy, mit zwei Schiffen England vafef; um sdlich des 60. Breitengrades in
Gewasser vorzudringen, die vorher noch kein Schiff durchkreuzt hat. Weddell ist nicht
unbedingt von Forscherdrang beseelt - seit seinem Ausscheiden aus der Navy verdient
er seinen Lebensunterhalt als Roblaagér, und das Verlassen bekannter Jaguldg™
verspricht eine reichere Beute. Dennoch fertigt ahveind seiner Reise eine grol3e Zahl
von Karten an,dihrt Temperaturmessungen durch und sammelt erste ozeanographische
Informationenuber das Gebiet zwischen denddikney- und den®&isandwichinseln.

Nur die Ladeaume bleiben leer, so dal? Weddell am 4. Februar 1823 beschliel3t, Kurs
nach Siden zu nehmen. Nach Durchqueren eines Treilbeists findet er ein weitge-

hend eisfreies Meer vor und kann ohnef@ere Probleme naclu8&n segeln. Am 20.
Februar 1823 bestimmt er seine Position auf einer geographischen Breit¢"\iii S

und einer lange vor34° 16 W. Noch immer ist die See nahezu eisfrei. Der Zustand
seiner Schiffe und ihrer Mannschaft hat sich in der Zwischenzeit jedoch rapide ver-
schlechtert. Drei Eisberge sind in Sicht, aber kein Land. Angesichts des bevorstehen-
den Wintereinbruchs und seiner Zweifel, ob es and@luberhaupt Landape, nutzt
Weddell den herrschenderu@ind und kehrt um. Er war 214 Meilen weiter nach
Sliden vorgedrungen als sein Landsmann James Cook rund 50 Jahre vor ihm, der an-
gesichts gewaltiger Treibeismassenigi 10’ S umkehren mufite. Das neu befahrene
Gewasser benannte er nacloiig Georg 1V.; seit 1900 &gt es seinen Namen. Erstim
Jahre 1911 gelang es Wilhelm Filchner auf einer Expedition mit der ,,Deutschland”,
noch weiter nach &len vorzudringen (Braun, 1912; Fogg, 1992; Gurney, 1997).

Heute wissen wir, dal3 dasi§jolarmeerdi die Erde eine wichtigere Rolle spielt
als die eines bloRen Jagdgrund@sRobben und Wale. Obwohl die polaren Ozeane nur
einen geringen Teil der Erdobexdiiie einnehmen, wird doch deogté Teil der Was-
sermassen des Weltozeans hier produziert. Das Absinken von Wassermassen mit hoher
Dichte in diesen Regionen leistet einen wesentlichen Beitrag zum Antrieb der globalen
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thermohalinen Zirkulation und bildet so eine wichtige Komponente im Klimasystem
der Erde.

Dem Weddellmeer kommt hierbei eine Satdélrolle zu (Carmack und Foster,
1975). Es bildet ein Randmeer im atlantischen Sektor dep&8armeeres, das im We-
sten von der Antarktischen Halbinsel begrenzt wird und unde3i’an die Kiste der
Antarktis reicht. Das rund 5300 m tiefe Weddellbecken ist nach Nordosten offen; im
Nordwesten wird es durch demi@scotiatncken begrenzt (Abb. 1.1). Mehr als diali#”
te seiner Kistenlinie wird durch ausgedehnte Schelfeisgebiete gebildet, die durch den
Abflu’ des Inlandeises vom antarktischen Kontinent entstehenutiweésten ist der
Schelfeiskante ein etwa 500 km breiter Kontinentalschelf vorgelagert.

500 1000 1500 2000 2500 3000 3500 4000 4500 5000 5500 m

Abbildung 1.1: Karte des Weddellmeeres mit einer schematischen, vereinfachten Dar-
stellung des Antarktischen Zirkumpolarstroms, dasstenhstroms und des Weddell-
wirbels nach Whitworth (1988). Die Bodentopographie ist aus Satelliten-Gravimetrie-
Daten von Smith und Sandwell (1997) abgeleitet. dzkingen: AH = Antarktische
Halbinsel, MR = Maud Rise, FRIS = Filchner-Ronne-Schelfeis.

Die Zirkulation im Weddellmeer wird durch einen beckenweiten zyklonalen Wir-
bel (Weddellwirbel) ge@gt, der teils durch den Windschub an seiner Ohelni; teils
thermohalin angetrieben wird (Gordon et al., 1981; Olbers undbeé, 1991) und
den Transport der Wassermassen dominiert. Sedfickier Ast folgt den kstennahen
Ostwinden, seinordlicher Ast der Westwinddrift und dem Antarktischen Zirkumpo-
larstrom (ACC).
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Die Charakteristiken des Weddellmeerausstroms sind das Resultat von Austausch-
prozessen an der Ozeanohaefié und der Vermischung unterschiedlicher Wassermas-
sen. Eine wichtige Rolle spielt hier die Bildung von Meereawmend des Polarwinters
und die Anreicherung von salzreichem Wasser auf dadwsstlichen Kontinental-
schelf. Unter dem Einflu der Inland- und Schelfaisfien bilden sich entlang der
Kuste katabatische Winde, die stets ablandig gerichtet sind und besonders im Winter
sehr kalte Luftmassen transportieren. Sie verursachen ausgedehnte eigttesm Fon
mehreren Kilometern Breite, sogenanntask€npolynjas (Kottmeier und Engelbart,
1992), in denen mit hohen Nettogefrierraten Meereis gebildet wird. Das im Meerwas-
ser enthaltene Salz wird bei der Eisbildung nur zu einem geringen Teil in den Kristall-
verband integriert, afirend der Rest in derugsigen Phase auekbleibt. Der Ozean
im Stidpolarmeer ist nur schwach geschichtet; diedbrhig der Dichte durch Salzein-
trag und Warmeverlust an die Atmosphé kann also zu tiefreichender Konvektion und
damit zur Durchmischung der gesamten Wassdestihren. Auf diese Weise entsteht
auf dem Kontinentalschelf imusiivestlichen Weddellmeer eine sehr salzreiche Was-
sermasse mit einer Temperatur nah an der Gefrierpunktstemperatur, die sich am Kon-
tinentalhang mit einer modifizierten Form des von Nordosten her in das Weddellmeer
stttmenden Warmen Tiefenwassers vermischt. Hierbei bildet sich Weddellmeerboden-
wasser (Foster und Carmack, 1976), das bis auf den Grund des Weddellbeckens absinkt
und die dichteste der Wassermassen des Weltozeans darstellt. Durch weitere Vermi-
schungsprozesse entsteht das etwas leichtere Weddellmeertiefenwassleer abesri
Weddellmeerbodenwasser eingeschichtet wird und das Weddellmeer u. a. durch tiefe
Spalten im 8dscotiaucken verdil3t (Patterson und Sievers, 1980). Es bildet das Ant-
arktische Bodenwasser, das sich am Boden des Atlantiks nach Norden ausbreitet und
noch bis40°N zu finden ist (Emery und Meincke, 1986). Durch den Antarktischen Zir-
kumpolarstrom wird es auch in die anderen Ozeanbecken getragen und breitet sich so
in der gesamten Tiefsee aus.

Eine weitere Entstehungsmlichkeit von Weddellmeerbodenwasser bildet die Ver-
mischung von modifiziertem Warmem Tiefenwasser mit dem u.a. im Filchnergra-
ben ausstmenden Eisschelfwasser, das durch die Wechselwirkung zwischen Eis und
Ozean an der Unterseite des Filchner-Ronne-Schelfeises gebildet wird undigegen”
dem Oberichengefrierpunkt unteukit! ist (Foldvik et al., 1985).

Meereis und Schelfeis stellen also wichtige Komponenten im regionalen Klimasy-
stem des Weddellmeeres dar. Meereis bedeckt in den Wintermonaten Juni bis Septem-
ber im Sidpolarmeer eine Bthe von bis z20 - 10° km? (Zwally et al., 1981). Sein
Gefrieren und Schmelzen stellt eines der ausaggesten Signale inmafirlichen Zy-
klus des Klimasystems dar. Seine Anwesenheiandeit den Austausch vonaffiie,
Feuchte und Impuls zwischen dem Ozean und der Atmargphéichhaltig. Bereits ei-
ne dinne Eisschicht bildet einen effektiven Isolator, der weiteraarméverlust redu-

1Der Gefrierpunkt von Meerwasser ist eine Funktion seines Salzgehalts und des Drucks.
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ziert (Semtner, 1976). Die hohe Albedo des Meereises verringert die Absorption kurz-
welliger Strahlung, was zur negativen Strahlungsbilanz in hohen Breiten entscheidend
beitrdgt. Umgekehrt eidtit die Bildung von Rinnen atirend der Schmelzsaison den
Energiegewinn der ozeanischen Deckschicht und beschleunigt so die Schmelze. Die-
ser positive R¢tkkopplungsmechanismus hat groRe Bedeutungléh Rickgang der
Meereisdecke im Sommer, veaskt aber auch die Reaktion der Polargebiete auf even-
tuelle Klimadnderungen. Eine kompakte Eisdecke bildeutar hinaus eine Senkerf”

durch Wind eingetragen Impuls und aadert so den Schub an der Ozeanohehit’

Zwischen den Orten seiner Entstehung und seines Schmelzens kann Mébereis ~
Strecken von einigen hundert bis tausend Kilometern transportiert werden. Wie be-
schrieben wird dem Ozean bei der Meereisbildun8\8asser entzogen, das durch die
Drift des Meereis transportiert und am Ort seines Schmelzens wieder in den Ozean ein-
getragen wird. Der Transport von Meereis stellt also einefv&sserfluld dar, der im
Slidpolarmeer, in dem Dichteunterschiede im Ozean haaplish durch unterschied-
liche Salzgehalte verursacht werden, einen wichtigen Beitrag zur Wassermassencha-
rakteristik und zur thermohalinen Zirkulation leistet.

Unklar ist jedoch, wie hoch die Variab#it dieser Prozesse und ihrer Auswirkun-
gen auf die Hydrographie des Weddellmeeres ist. White und Peterson (1996) haben
eine Antarktische Zirkumpolarwelle beschrieben, mit der periodische Anomalien des
Luftdrucks, des Windschubs, der Eisausdehnung und der Meereacherftémpera-
tur in der Umgebung von6°S verbunden sind. Offen ist jedoch u. a. die Frage, ob und
wie sich diese Anomalien auf die Meereis- und Wassermassenbildungdwestli-
chen Weddellmeer auswirken. Einegere Eisausdehung kann auch durch divergente
Eisdrift entstehen und muf3 nicht notwendigerweise mit einer vermehrten Eisbildung
verkniipft sein. Ausge@gte Effekte auf die Hydrographie der Regioareri in diesem
Fall nicht zu erwarten.

Ebenso unbekannt ist die Variakditder Zirkulation in den grof3en Schelfeiska-
vernen. Modellrechnungen von Hellmer und Olbers (1991), Grosfeld et al. (1998) und
Gerdes et al. (1999) beschreiben zwar die mittlere Zirkulation sowie die Verteilung
von Schmelz- und Anfrierzonen, doch sind die Randbedingungen in diesen Modellen
konstant, so dafl3 nur ein mittlerer Zustand beschrieben werden kann.

Weitere Modellstudien im &ipolarmeer waren haupigilich an der Dynamik des
Antarktischen Zirkumpolarstroms (ACC) interessiert (z. B. Olbers unbbeéf, 1991;
Webb et al., 1991; Rintoul et al., 2000) oder konzentrierten sich auf ddat@ntik
(z.B. Marchesiello et al., 1998). Untersuchungen mit globalen gekoppelten Meereis-
Ozean-Modellen konzentrierten sich auf die Auswirkungen der Meereisproduktion auf
die Bodenwasserbildung (Kim unddasel, 1998) und die globale thermohaline Zir-
kulation (z. B. Goosse und Fichefet, 1999). Die Agflihg dieser Modelle ist jedoch
relativ grob; regionalen Prozessen z.B. auf dem flachen Kontinentalschelf wird wenig
Aufmerksamkeit gewidmet. Eine regionale Studie zum Einflu3 des Meereises auf den
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Salzgehalt der Antarktischen Bodenwassermassen wurde von Toggweiler und Samu-
els (1995) durchgethirt; jedoch sind die Topographie und die Hydrographie im Be-
reich des Kontinentalschelfs hier nur recht grob aspritiert. Ein regionales Modell

mit héherer Aufbsung wurde von BKkinen (1995) entwickelt. Auch dieses Modell

ist nicht systematisch validiert worden, und die Resultate stimmen mit Beobachtungen
der Meereisdecke relativ schleahbérein. Keine dieser Arbeiten schliel3t die Kaver-
nen unter dem Schelfeis ein oder bekSichtigt die zwischeafirliche Variabilitit der
Atmosplare.

Andere Arbeiten legen ihren Schwerpunkt auf Prozessasitichen Weddellmeer,
das sich durch eine stark variable Topographie auszeichnet. Wesentliche Merkmale
sind hier eineMaud Risegenannte rund 3000 m hohe untermeerische Kuppe und zwei
ausgedehnte iRken, die sich vom schmalen Kontinentalschelf in den tiefen Ozean
erstrecken. In dieser Region vermischen sich warme, aus dem Zirkumpolaren Tie-
fenwasser abgeleitete Wassermassen mit dem Wasser des Weddellwirbels (Gouretski
und Danilov, 1993). Die Wechselwirkung der weitgehend barotropestsing mit
der Bodentopographie verursacht grof3skaliggahtier (Comiso und Gordon, 1987).
Die Uberstomung der Kuppeufirt zum Aufquellen von warmem Tiefenwasser (z. B.
Bersch et al., 1992). Die hiermit verbundenen hohen vertikalamwflisse reduzie-
ren die winterliche Meereisbedeckung der Region (Comiso und Gordon, 1987) bis hin
zur Entstehung von ausgedehnteadfién offenen Wassers wie in der Weddellpolynja
der Jahre 1974—76 (Carsey, 1980). Solche extremen Ereignisse sind mit dem Auftre-
ten von Tiefenkonvektion verbunden, die die Wasaeles’homogenisieren und einen
Beitrag zur Modifikation und Erneuerung des Tiefen- und Bodenwassers leisten kann
(Gordon, 1978; Gordon, 1982). Modellstudien deuten darauf hin, daf3 topographische
Effekte hierbei eine wichtige Rolle spielen, indem sie die Wassiestir Tiefenkon-
vektion pikonditionieren (Akitomo et al., 1995; Alverson und Owens, 1996). Auch
die Fuhjahrspolynja, das d@itie Aufrei3en der Eisdeckédér Maud Rise am Ende des
Winters, wird mit der Existenz der Kuppe in Verbindung gebracht (Gordon und Huber,
1995). Allerdings zeigen sich auch im Meereismodell von Timmermann (1997), das an
ein eindimensionales Modell der ozeanischen Deckschicht (Lemke, 1987) gekoppelt
ist, in der Region um Maud Rise arhie Warmeflisse sowie ein éfiesOffnen der
Eisdecke am Ende des Winters, obwohl topographische Effekte hier nicht beschrieben
werden lohnen. Denkbar are, dal3 diese Effekte implizit in den ozeanischen Randbe-
dingungen des Modells enthalten sind; ebensglioli ist jedoch, dal? die beobachteten
Phanomene durch den Antrieb aus der Atmamhverursacht werden. Es ist also unsi-
cher, ob die mit der Existenz von Maud Rise verbundenen topographischen Effekte eine
notwendige Bedingunguf'das Auftreten von Tiefenkonvektion oder auch nurdie
verhéltnismafRig dinne Eisdecke in diesem Gebiet sind. Ebenso offen sind die Fragen,
wie sich die Umstninung von Maud Rise auf die grof3skalige, beckenweite Zirkulation
auswirkt und ob die Prozesse im inneren Weddellmeer durch diese Wechselwirkungen
beeinfluf3t werden.
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Die vorliegende Arbeit entstand im Alfred-Wegener-Institut Polar- und Mee-
resforschung im Rahmen d@&remerhaven Regional Ice Ocean Simulati¢B&I-
0S). Ziel dieses Projektes ist ein besseres Wastis der physikalischen Prozesse
im Stidpolarmeer. Untersuchungen zur Struktur der Wassermassen und der Zirkulati-
on im Weddellmeer wurden mit einem ungekoppelten Ozeanmodell (genannt BRIOS-
1) durchgetihrt (Beckmann et al., 1999), dessen Antrieb aus den Prognosen eines
ungekoppelten Meereismodells abgeleitet wurde. Weitere Untersuchungen innerhalb
der Arbeitsgruppe beziehen sich u.a. auf den grofigen Einflu der antarktischen
Schelfeisgebiete, auf Gezeiten und auf den Export von Bodenwasser aus dem nord-
westlichen Weddellmeer.

Zur Untersuchung von Rimomenen, die auf der Wechselwirkung zwischen Eis und
Ozean beruhen, wurde im Rahmen der vorliegenden Dissertation ein in dieses Kon-
zept integriertes, gekoppeltes Meereis-Ozean-Modell entwickelt. Schwerpunkte der
Untersuchungen liegen auf den Wechselwirkungen zwischen Eis und Ozean auf dem
stidwestlichen Kontinentalschelf und in den Schelfeiskavernen des Weddellmeeres und
auf der Frage, ob und wie diese Vargje von der Variabilif der Atmosphie oder den
Prozessen inostlichen Weddellmeer beeinflul3t werden. Im Gegensatz zum Ozean in
mittleren Breiten, in dem sich die Eigenschaften der Tiefen- und Bodenwassermassen
auf Zeitskalen von Jahrzehnten bis Jahrhundextetein (Dietrich et al., 1975), erfolgt
die Kommunikation zwischen der Obextlie und dem tiefen Ozean in den Polarre-
gionen als Teil des saisonalen Signals oder der zwisahdighen Variabilitit. Model-
le, die diese Wechselwirkung beschreiben sollenssen daher nichiber Hunderte
von Jahren integriert werden. Ein Gleichgewichtszustand der thermohalinen Zirkulati-
on wird in diesem Fall wegen der Variabdttder Antriebsfelder nicht erreicht, ist aber
auch nicht erforderlich, sofern das Modell in den Regionen, deren Eigenschaften sich
wahrend der Integration nicht oder nur weaigdéern, realatsnah initialisiert wird. Im
Rahmen der vorliegenden Studie wird besondere Aufmerksamkahelaninaus einer
realistischen Beschreibung der Meereisverteilung, der Wassermassenstruktur und der
Prozesse auf dem Kontinentalschelf gewidmet.

Die Arbeit beginnt mit der Beschreibung der Modellkomponenten, wobeichst™
das Ozean-, danach das Eismodell vorgestellt wind.dt€ Austauschprozesse an der
Unterseite von Meereis und Schelfeis wird eine einheitliche Beschreibung eimgef”
Den Kern dieses Kapitels bildet die Darstellung der Kopplungsstrategie und die Reali-
sierung des BRIOS-2 genannten gekoppelten Modells.

In Kapitel 3 werden charakteristische Merkmale der Hydrographie und der Mee-
reisverteilung im Weddellmeer vorgestellt. Die Ergebnisse des Referenzexperiments
werden mit Beobachtungen verglichen und quantitativ validiert.

Kapitel 4 befal3t sich mit der Rolle des Meer- und Schelfeisesuffw&sserhaus-
halt des Weddellmeeres. In diesem Zusammenhang werden die mit dem Gefrieren und
Schmelzen von Meereis verbundenefd@assertisse und ihr Beitrag zur Wassermas-
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senbildung beleuchtet. Signale der atmaspthen Variabilat werden mit Variatio-

nen der Wassermasseneigenschaften wgrknDie Prozesse in den Kavernen unter
den grof3en antarktischen Schelfeisgebieten werden diskutiert, und die saisonale und
zwischengihrliche Variabilitit der Schelfeis-Ozean-Wechselwirkung wird untersucht.
Das Kapitel schliel3t mit einer Bilanz deu®wassertlsse im inneren Weddellmeer.

In Kapitel 5 wird eine Reihe von Sensitigisstudien zum Einflu3 der Bodentopo-
graphie imostlichen Weddellmeer auf die Zirkulation und die Meereisverteilung im
atlantischen Sektor desu@polarmeeres vorgestellt. In der Umgebung von Maud Rise
wird die Bodentopographie des Modells gezielt variiert, um den Einflul? einzelner to-
pographischer Elemente auf die grof3skalige Ozeanzirkulation, die vertikedem&y "
flusse und die Meereisbedeckung in dieser Region zu untersuchen.

Das sechste Kapitel fal3t die vorgestellten Ergebnisse zusammen und gibt einen
Ausblick auf weitere Untersuchungen.



Kapitel 2

Modellbeschreibung

Das hier vorgestellte Modellsystem besteht aus einem hydrostatischen regiona-
len Ozean-Zirkulationsmodell sowie einem dynamisch-thermodynamischen Meereis-
modell, das auch auf die Beschreibung der Schelfeis-Ozean-Wechselwirkung ange-
wandt wird. Das Modell wird auf einem zirkumpolaren Gitter betrieben, dessen
Auflosung auf den atlantischen Sektor desliglarmeeres fokussiert ist.

2.1 Ozeanmodell

Das S-Coordinate Primitive Equation Model (SPEM; Haidvogel et al., 1991) basiert
auf den hydrostatischen Grundgleichungen und verwendet in der Vertikalen ein Koor-
dinatensystem, das der Bodentopographie kontinuierlich folgt.

Modelle auf Basis der hydrostatischen Grundgleichungen werden heute stan-
dardnaRig ir lokale, regionale und globale Simulationen des Ozeans genutzt (Haid-
vogel und Beckmann, 1999). Zirkulationsmodelle mit s-Koordinaten wurden bisher
seltener eingesetzt, haben sich aber in Modellvergleichen als geeignet erwiesen, ins-
besondere bei Modellgebieten, die sowohl Tiefsee- als auch flache Schelfregionen ein-
schliel3en, und in denen der Ozean relativ schwach geschichtet ist, eingtseahte
Beschreibung der Hydrographie zu liefern (DYNAMO, 1997). Beispiateaktuelle
Anwendungen sind dasu8atlantik-Modell von Barnier et al. (1998) sowie das gekop-
pelte Meereis-Ozean-Modell voraidKinen (1995).

2.1.1 Prognostische Variablen und Gleichungssystem

Der Zustand des simulierten Ozeans wird durch die horizontalen Geschwindigkeits-
komponenten, undwv, die potentielle Temperat@ und den Salzgehak vollstandig

11
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beschrieben. Die zeitliche Entwickung dieser prognostischen Variablen wird durch ein
Gleichungssystem bestimmt, das sich aus den Bewegungsgleichungen

ou 0P " "
E%—U-Vu—fv = —%—FF +D (2.2)
ov 0P " ;
E%—u-VU—i—fu = _6—y+F +D (2.2)
0 = 22 _»r9 (2.3)
9z po
der Kontinuigitsgleichung
ou Ov Ow
—+—+ = = 2.4
Ox + oy + 0z 0 (2.4)

den Bilanzgleichungeruf potentielle Temperatur und Salzgehalt

%—FQ-V@ = F°4D° (2.5)
%ﬂ?-vs = F54 D5, (2.6)

sowie der (nichtlinearen) Zustandsgleichung
p = p(©,52) (2.7)

zusammensetzt und hier in kartesischen Koordinaten formuliert ist. Die Gleichungen
(2.1) und (2.2) bilden die Impulsbilanz in Richtung der horizontalen Koordinaten
undy und bestimmen die Entwicklung der horizontalen Geschwindkeitskomponenten
u undw. Die ersten beiden Terme in diesen Gleichungen beschreiben die lokale zeitli-
cheAnderung und den Effekt der Advektion im Geschwindigkeitsféle: (u, v, w).

Der dritte Term bezeichnet die Corioliskraft in Adogigkeit vom Coriolisparameter

f = 4m /86400 - sin ¢, der eine Funktion der geographischen Breitést. Auf der
rechten Seite stehen der Druckgradient als Funktion des sog. dynamischen Drucks
® = P/py, sowie die Termeui den AntriebF" und die DivergenzD der turbulenten
Flusse. Die Gleichungen enthalten die Boussinesqg-Approximation, in der Abweichun-
gen von der mittleren Dichtg, = 1000 kg/m?* nur im Auftriebsterm der vertikalen
Impulsgleichung bercksichtigt werden.

Die vertikale Impulsgleichung reduziert sich durch die hydrostatische Approxima-
tion zur hydrostatischen Balance (2.3). Die lokalsitu-Dichte wird alsp bezeichnet;
g ist die Gravitationskonstante. Die Vertikalgeschwingkeitolgt als diagnostische
Gro3e aus der Kontinwatsgleichung (2.4), die das Meerwasser als eine inkompressi-
ble Fltissigkeit beschreibt.
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Die Bilanzgleichungen (2.5) und (2.6)ifdie potentielle Temperaté und den
SalzgehaltS enthalten wieder die lokale zeitlickhenderung, den Advektionsterm so-
wie lokale Quellent” und die Divergen) der turbulenten FiSse.

Die nichtlineare Zustandsgleichung (2.7) bestimmt die Dichtestruktur des Ozeans
in Abhangigkeit von Temperatur, Salzgehalt und Druck. Im Rahmen der Boussinesq-
Approximation wird die Dichte der daber liegenden Wassenslé hier konstant mji,
angenommen, so dafd der Druck nur noch eine Funktion der TisfeGegenber der
von der UNESCO (1981) eingafiiten Form ist die Zustandsgleichung durch Jackett
und McDougall (1995) modifiziert worden, um dresitu-Dichte als Funktion depo-
tentiellenanstelle dem situ-Temperatur zu berechnen.

Zeitunablaihgige Randbedingungen der partiellen Differentialgleichungen (2.1) bis
(2.7) sindw = 0 an der Ober#che (igid lid) sowie die Forderungen, dal3 kei-
ne Stomung in den Meeresboden oddrer Kistenlinien hinaus erfolgen kann und
dal3 Gradienten vo® und S senkrecht zur Berandung verschwinden. An der Ober-
flache werden durch das angekoppelte Eismodell zeitagigé Randbedingungen vor-
geschrieben, die in die Antriebstermi#, £, F? und F'° eingehen und im Abschnitt
2.4 erhutert werden.

Die rigid lid -Approximation eliminiert die schnellen Obe&xtilien-Schwerewellen,
so daR ein gf3erer Zeitschrittfi die numerische Integration der Bewegungsgleichun-
gen gevehlt werden kann. Durch vertikale Integration der Impulsgleichungen und Bil-
den der Rotation wird die Alangigkeit vom Oberéichendruckb s und damit der (for-
mal unbekannte) vertikal gemittelte Anteil des Druckfeldes eliminiert. Daider die
Wasserallle integrierte Sarhung(U, V') im Rahmen derigid lid -Approximation ho-
rizontal divergenzfrei ist, kann sie durch eine prognostische Stromfun¥tiorit

ov ov
U= oy’ V= ox
dargestellt werden, deren zeitliche Entwicklung aus einer Vorticity-Gleichung be-
stimmt wird. Diese hat die Form einer elliptischen Differentialgleichung und wird
mit einem Mehrgitter-bser (Adams, 1989) unter Anwendung der Kapazitanzmatrix-
Methode (Wilkin et al., 1995) gekt.

(2.8)

2.1.2 Parametrisierung subskaliger Prozesse

Die lateralen wie auch die vertikalen Beitré zu den viskosen bzw. diffusiven Termen
D% in den Bewegungsgleichungen (2.1) bis (2.6) werden mit einem harmonischen
Mischungsansatz geaf3”

DY =V(@*VvaX) (2.9)

berechnet, wobet' die prognostischen Variablen v, © und.S symbolisiert.
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Laterale Vermischung

Die horizontalen Austauschkoeffizienten variieren in Abgigkeit von deratimlichen
Auflosung! Fur die Viskositit wird

u,v

v = 5.10 %5 tAZ, (2.10)

angesetzt, wobeh; die horizontale Gitterweite (Einheit m) bezeichnet.
Die laterale Diffusivitit wird als Funktion der Reynolds-ZaRe = YL parametri-

siert, langt also linear von der Aufsung und der lokalen Geschwindié/keit ab. Die Ver-
mischung erfolgt entlang von Geopotentiadfien, um die implizite vertikale Diffusion

bei Vermischung entlang der s-Koordinaten zu vermeiden (Beckmann und Haidvogel,
1997; Barnier et al., 1998). In der Obadhenschicht des nicht mit Schelfeis bedeckten

Teil des Ozeans und in der Bodenschicht wird eine Hintergrund-Diffa$ivai

v =2.10"2 ms ' Az (2.112)

hinzugetigt, um den Effekt von obetgthennaher Vermischung unter dem Einflu? des
Windfeldes bzw. von Turbulenz in der Bodengrenzschicht zuddesichtigert.

Vertikale Vermischung

Wahrend der Entwicklung des gekoppelten Modells stellte sich heraus, dal3 die tra-
ditionell in Ozeanmodellen, auch in gekoppelten Meereis-Ozean-Modellen, verwen-
deten Parametrisierungen vertikaler Austauschprozesse nicht geeignet sind, um hin-
sichtlich Wassermassen-Struktur und Meereisverteilung mit Beobachturhgeein-
stimmende Ergebnisse zu erzielen. Um die Sensitieit'des Systems zu erkunden,

ist mit dem gekoppelten Modell eine grof3e Zahl von Parameterstudien dunbhigef”
worden. Die vertikale Diffusion erwies sich hierbei als der kritischste Term. Wegen
der schwachen Schichtung besonders im Weddellmeer reagiert die Viagseetir
empfindlich auf unterschiedliche Behandlungen von statischer Inséditi schnel-

les Abbauen statischer Instakalitdurch instantane Vermischuhgder durch vertika-

le Diffusion mit Austauschkoeffizienten in der @€nordnung von 1 bis 100%/s,

Fur Gitter mit stark variierenderatimlicher Aufésung wie das hier verwendete (vgl. Ab-
schnitt 2.5.1) hat sich eine Formulierung in dieser Form als saetrlicfi erwiesen, um in den ver-
schiedenen Regionen des Modellgebiets eine angemessene Parametrisierung der Vermischungseffekte
zu erhalten.

2Die konstante Hintergrundsvermischung in der ObetfEnschicht darf nichtlber die Schelfeis-
kante hinweg angewandt werden. Anderenfaligde ein artifizieller Austausch von &#he und Salz
zwischen der Ozeanobextlie vor der Schelfeiskante und der mit der Schelfeisunterseite in Kontakt
stehenden Schicht des Ozeans in der Kaverne vorgeschrieben.

3In diesemconvective adjustmegenannten Ansatz (z. B. Rahmstorf, 1993) wird jede auftretende
statische Instabilit durch vertikale Vermischung der entsprechenden Teile der Waskeiastantan
und volls&indig entfernt.
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wie es in der Ozeanmodellierung weit verbreitet ist (Paluszkiewicz und Romea, 1997,
Haidvogel und Beckmann, 1999yHit im gekoppelten Modell BRIOS-2 wie auch im
ungekoppelten Ozeanmodell BRIOS-1 (Beckmann et al., 1999) oder in den Ozeanmo-
dellen von Olbers und WWbber (1991) sowie Barnier et al. (1998) zu rascher Homo-
genisierung der Wassewslé im zentralen Weddellmeer. Die mit der quasi-instantanen
Vermischung verbundenen grofReraMvieflisse in die Oberdichenschicht des Ozeans
fuhren in gekoppelten Meereis-Ozean-Modellen zudem zu raschem Abschmelzen der
Eisdecke und zum Auftreten von Polynjas im zentralen WeddellmeeieBé einzel-

ne Konvektionszelle mag die Beschreibung durch vertikale Austauschkoeffizienten von
1 m?/s oder loher adiquat sein; jedoch haben solche Zellen typische Durchmesser von
0.5 bis 1 km (Schott und Leaman, 1991; Send urasés 1998) und sind somit deut-

lich kleiner als die Gitterzellen in einer grof3skaligen Simulation. Auf einaclié von

der Gol3e einer Gitterzelle kann sich eine Reihe von isolierten Konvektionszellen be-
finden. Dazwischen liegen jedoch Bereiche, in denen die Schichtung der Veagsers”
zurdchst erhalten bleibt, so dal3 ddrei die Grundfche einer Gitterbox gemittelte
vertikale Austausch deutlich kleiner als der innerhalb einer Konvektionszelle ist.

Eine geeignete Grundlage zur Parametrisierung der vertikalen Vermischung von
potentieller Temperatur, Salz und Impuls wurde mit dem Ansatz von Pacanowski und
Philander (1981) identifiziert. Vertikale Viskoattund Diffusiviét werden in diesem
Schema gew@a3

W u,v

weo— 2y 2.12
Y (1+aRi)n+V” (2.12)

T, 2 T,S
b fr— — ’ 2-13
Y T tari " (2.13)

mit
v=001m?>st ' =10"m?st 7 =10"m?s7!

n=2 a=>5
als Funktionen der Richardson-Zahl
N2
ToNZ a2
(3) + (%)
berechnet und sind damit adigig von der vertikalen Scherung und der durch die
Brunt-Vaisila-Frequenz

Ri = (2.14)

N2— 99 (2.15)
po 0z

beschriebenen Stabditder Wassegile. Obwohl dieser Ansatuif denaguatorialen
Ozean entwickelt wurde, ist er bereits in anderen Regionen des Ozeans erfolgreich
eingesetzt worden (Large, 1998) und stellt, wie die Studien mit dem hier vorgestell-
ten Modell zeigen, auch in hohen Breiten eine grazlgh geeignete Beschreibung
vertikaler Austauschprozesse dar.
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Fir grol3e Richardson-Zahlen (also stabile Schichtung und geringe Scherung des
Geschwindigkeitsprofils) werden Viskaaitund Diffusivi@ét in diesem Schema sehr
klein und durch die Werte von*’ und v, *° bestimmt. Um auch in diesem Fall den
fur die Ekman-Schicht typischen vertikalen Impulstransport zuagpel@isten, werden
in BRIOS-2 die Viskosit und die Diffusivitt fir den vertikalen Austausch zwischen
den drei obersten Schichten (im zentralen Weddellmeer typischemwssséié oberen
100 m) durch/"% = 103 m2 s~! nach unten limitiert.

Fur groR3e vertikale Scherung ungrfSchwach stabile oder sogar instabile Schich-
tung dagegen nimmt die Richardson-Zahl kleine oder sogar negative Werte an. Aus
den Gleichungen (2.12) und (2.13) folgen dann grofR3e vertikale Austauschkoeffizien-
ten, die wie beschrieben zu einer Zersirig einer realistischen Wassermassenstruktur
fuhren lohnen. Im gekoppelten Modell werden daher Viskatsit'id Diffusivitt durch
v S — .01 m? s~ nach oben limitiert.

max

Bodenreibung

Wie in Beckmann et al. (1999) wird die Reibung, also die Dissipatiomnwondv, am
Meeresboden durch die lineare Beziehung

i = pyery - (u,v), (2.16)

parametrisiert, wobeiu, v), die Geschwindigkeit in der untersten Schicht bezeichnet
undr, = 5-10~* m/s ist.

2.1.3 Koordinatensystem und Diskretisierung

Die Gleichungen werden in der Horizontalen auf ein kurvilinearesaisgtties Koor-
dinatensystem transformiert (vgl. Hedstr,’ 1994) und auf einem Arakawa-C-Gitter
(Arakawa und Lamb, 1976) diskretisiert (Abschnitt 2.5.1).

In der Vertikalen werden die Gleichungen auf ein Koordinatensystem transformiert,
das der Topographie von Meeresboden und Schelfeis-Unterseite (Abb. 2.1) kontinuier-
lich folgt, und anschlieRend diskretisiéruf diese Weise endflt die oft (z. B. im
GFDL Modular Ocean Model MOM 2.0; Pacanowski, 1996) angewandte strfaif”
ge Darstellung der Topographie, was die Beschreibung von bodennahesg&oflan
steilen Hingen (Beckmann undd3cher, 1997) und von topographischen Wellen (Ger-
des, 1993) wesentlich verbessert und eineoBumg der vertikalen Audisung in fla-
chen Regionen eragjlicht.

4In der Vertikalen wurde das Gleichungssystem wisgtich mit einem Spektralansatz gst {Haid-
vogel et al., 1991); die hier angewandte SPEM-Version (Beckmann et al., 1999) verwendet jedoch auch
in der Vertikalen das Schema finiter Differenzen.
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N
1
o

Schelfeis

Meeresboden

Abbildung 2.1: Schema zur topographiefolgenden Vertikalkoordinate (nach Beckmann
et al., 1999)

WennH die Machtigkeit der Wasseasife bezeichnet, dann ist nach Song und Haid-
vogel (1994)

s=s5 (%) (2.17)

mit

0 an der oberen Begrenzung
—1 am Meeresboden

die Vertikalkoordinate im transformierten System. Gedmr” der linearenc-
Transformation hat die hier gahlte Diskretisierung den Vorteil, dal3 die Aasling
in der Néhe der Oberéiche und des Bodens eiiit"wird, so dal3 die dort ablaufen-
den Prozesse besser aufigtliverden. Zudem wird so die Variation demabhtigkeit
der oberen Schichten und damit der Tiefe des obersten Gitterpunktsulpegesirier
linearens-Transformation reduziert.

Die prognostischen Gleichungen werden numerisch im Leapfrog-Verfahren inte-
griert, wobei nach jeweils 19 Zeitschritten ein Korrekturschritt eingeschoben wird, um
ein Divergieren der beiden Zeitebenen zu verhindern.
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2.2 Eismodell

Das iir die vorliegenden Untersuchungen genutzte dynamisch-thermodynamische
Meereismodell basiert im wesentlichen auf den Arbeiten von Parkinson und Washing-
ton (1979), Hibler (1979), Lemke et al. (1990) sowie Owens und Lemke (1990). Es be-
schreibt Meereis in jeder Gitterzelle als ein Schollenfeld mit den Eigenschmaitibere

Dicke, Eiskonzentratiomund DriftgeschwindigkeitMittlere Dicke und Eiskonzentrati-

on konnen sich durch Gefrieren und Schmelzen von Meereis sowie durch Deformation
des Schollenfeldesndern. Die Eisdrift wird durch Wind- und Ozeanschub und die in-
ternen Kgfte im Eis bestimmt, wobei Scherdeformation und konvergenter Verformung
groRerer Widerstand entgegengesetzt wird als einer divergenten Eisdrift. Die Bildung
von Pref3eigrcken vergol3ert den Anteil offenen Wassers im betroffenen Gebiet. Das
Modell bericksichtigt die Schneeauflage und das bei hoher Schneelast auftiélende
tenvon Eisschollen, vernacisigt jedoch interne Quellen und Senken vaarie im

Eis.

2.2.1 Prognostische Variablen und Bilanzgleichungen

Das Modell prognostiziert dieatimliche Verteilung und die zeitliche Entwicklung der
Eisdickeh, der Schneedickeé,, des Bedeckungsgradeisund der Eisdriftgeschwin-
digkeitu;:

e Die Variableh, korrekt alsmittlere Eisdicke bezeichnet, ist definiert als das Eis-
volumen pro Riche, gemitteluber den eisbedeckten und den unbedeckten Teil
einer Gitterzelle. Sie repsentiert die Dicke, die das Eis bei gleichBiger Ver-
teilung des in der Gitterzelle vorhandenen Eisvolumérer die gesamte &the
dieser Zelle hite. Die aktuelle Eisdicke im eisbedeckten Teil, also der Erwar-
tungswert der Dicke einer Eisscholle, istA.

e Die mittlere Schneedicke;, ist analog zur mittleren Eisdickedefiniert.

e Der Bedeckungsgrad, auch als Eiskonzentration bezeichnet, ist eine dimensi-
onslose GoRRe, die den Anteil der eisbedeckteadté einer Gitterzelle an ihrer
Gesamtfiiche angibt. Im Gegensatz zwnd h, a3t sich eine Bilanzgleichung
fur A nicht unmittelbar aus physikalischen Prinzipien ableiten. Die Eiskonzen-
tration A wird aber dennoch als prognostische Variable behandelt, @mmé-,
SliBwasser- und Impulsise als Funktion einer variablen Bedeckung der Was-
serobergiche mit Eisschollen parametrisieren zinkén.

e Eisund Schnee werden mit der Driftgeschwindigkiit (u;, v;) advehiert. Ob-
wohl Meereis in der Natur aus einzelnen Schollen bestafit ds sich grof3skalig
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in guter NBherung als zweidimensionales Kontinuum mit der Flie3geschwindig-
keit #; beschreiben.

Die zeitliche Entwicklung vor, h, und A wird durch die Bilanzgleichungen

oh

e +V-(d;h) = S, (2.18)
88}25 + V- (dhs) = S, (2.19)
DA

V(@A) = Sy (2.20)

beschrieben, wobei der erste Term die lokale zeitlisheerung und der zweite den
Effekt der Advektion re@sentiert. Auf der rechten Seite stehen die in Abschnitt 2.2.2
beschriebenen Quellen und Senken, die das Gefrieren und Schmelzen von Meereis bzw.
Schnee wiedergebenufdie Eiskonzentratior gilt zusatzlich die Zwangsbedingung
0<ALI.

Die Driftgeschwindigkeitii;, mit der Eis und Schnee advehiert werden, folgt aus
einer Impulsbilanz nach dem Modell von Hibler (1979). Neben den Schubspannungen
durch Wind und Ozeanstmiung enthlt sie die Corioliskraft, die Hangabtriebskraft auf
einer geneigten Ozeanobextie und die internen Kfte, die das Meereis als viskos-
plastisches Medium beschreiben. Diese Bilanz wird in Abschnitt 2.2.3 vorgestellt.

Die Advektion, also der Ein- und Ausstrom von Eis im horizontalen Austausch
benachbarter Gitterzellen, wird nach dem modifizierten upstream-Schema nach Smo-
larkiewicz (1983) berechnet, das im Gegensatz zu dem von Hibler (1979) verwendeten
Schema zentraler Differenzen keine negativen Wentg@®sitiv definite Variablen wie
Eisdicke und Bedeckungsgrad erzeugt und somit ohne explizite Diffusion auskommt.

Fir Meereisstudien mit einfachen Parametrisierungen des ozeanisarareis-
ses (Harder und Lemke, 1994; Kreyscher et al., 1999) und auch gekoppelt mit einem
eindimensionalen Modell der ozeanischen Deckschicht (Lemke et al., 1990; Fischer
und Lemke, 1994; Timmermann et al., 1999 u. a.) hat dieses Modell bereits weite An-
wendung gefunden. Grundelemente wurden in mehr oder weniger modifizierter Form
zum Beispiel auch von Flato und Hibler (1991) sowiessgl (1992a,b) angewandt.
Modelle des gleichen Konzepts wurden in gekoppelten Meereis-Ozean-Modellen z. B.
von Hakkinen (1995), Marsland und Wolff (1999) oder Goosse und Fichefet (1999)
eingesetzt.

In der vorliegenden Studie wird dieses Modell nicht nur zur Beschreibung des
Meereises genutzt, sondern - mit nur geringen Modifikationen - auch zur Bestim-
mung der Wechselwirkung zwischen Eis und Ozean an der Unterseite der antarktischen
Schelfeis-Gebiete.
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2.2.2 Thermodynamik

Die lokale zeitlicheAnderung des Eisvolumens, also das Gefrieren und Schmelzen von
Meereis, folgt aus Energiebilanzeurfdie Oberfliche und die Eisunterseite, die auf
dem Ansatz von Parkinson und Washington (1979) und eineam#fleitungsmodell
nach Semtner (1976) beruhen.

2.2.2.1 Energiebilanz

Unter Vernachdssigung der \&fimespeicherung im Meerea3t sich die Energiebilanz
der Meereisdecke und der evtl. darauf liegenden Schneeschicht als
Oh  ps, Ohg
ai oi +piLli | - . =0
Qi+ Qoi 9 (8t+ 0; 8t>

schreiben (Parkinson und Washington, 1979). Hierbei bezeiohpennd ),; die mit
der Atmosplare bzw. dem Ozean ausgetauschtesrmgflisse,p; = 910 kg/m* und
psn = 290 kg/m? die Dichte des Meereises bzw. des Schneeslynd 3.34 - 10° J/kg
die spezifische latente &vine fir den Phaserbergang fest —diSsig (Schmelzarime).
Q.; und@,; haben positives Vorzeichenrfeinen Warmestromn das Eis.

(2.21)

Oberflachenenergiebilanz

Die Warmeflisse(),; und@,, an der Grenzéiche zwischen Atmospiné und Eis bzw.
im nicht mit Eis bedeckten Teil der Gitterzelle zwischen Atmasehind Ozean setzen
sich genal}

Quiao = Qsw + Qbw + Qrw + QL + Qs + Q1 (2:22)
aus den kurz- und langwelligen Strahlungsfién)) sy und Q7 sowie den Rissen
Q. und @, von sensibler und latenter &#he zusammen, wobei die Symbglend
an den Strahlungstermen jeweils die Ein- bzw. die Abstrahlung bezeichnen.

Die kurzwellige solare Einstrahlur@gw wird aus der von Zillmann (1972) auf-
gestellten empirischen Formelrfdie kurzwellige solare Einstrahlung bei wolkenfrei-
en Himmel und einer Bealkungskorrektur nach Laevastu (1960) berechnet ist
fur jeden Zeitschritt eine Funktion des Sonnenstands (Jahres- und Tagesgang, geogra-
phische Breite) und des Zustands der Atmasph(Partialdruck des Wasserdampfs,
Bewolkungsgrad).

Die kurzwellige Rj'ckstrahlunq,ggw ist angesetzt als

Qiw = a Qg (2:23)
wobei die Albedax nach Oberfichentyp und -temperatur unterschieden wird:

SDas Verfahren wurde von Parkinson und Washington (1979) eingehend beschrieben.
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a = 0.85 fur gefrorenen Schnee

a =0.75 fur schmelzenden Schnee

a = 0.75 fur gefrorenes Eis ohne Schneeauflage
a = 0.66 fur schmelzendes Eis

a =0.10 fur offenes Wasser

(Fischer, 1995). Die langwellige Einstrahlufy,, aus der Atmospére wird réhe-
rungsweise durch
Qi = a0 T (2.24)

aus der Lufttemperatui, (in K) in 2 m Hohe berechnet, wobei = 5.67 -
10~ W m~2 K—* die Stefan-Boltzmann-Konstante bezeichnet. Die Emisgiyjtder
Atmosplare im infraroten Frequenzbereich wird gefgn”

o = 0.765 +0.22 - A3 (2.25)

(Konig-Langlo und Augstein, 1994) als Funktion des B#wigsgrades!. beschrie-
ben.

Die langwellige thermische Abstrahlur@}w wird nach dem Stefan-Boltzmann-
Gesetz als Funktion der Obexthientemperatuf, des Meereises bzw. des Ozeans
gendal

Qly =e 0Tt (2.26)

beschrieben. Die Emissiatim infraroten Frequenzbereich isrfVieereis und offenes
Wasser konstant mi;, = 0.97 angesetzt, afirend die Oberdichentemperatur eine
Modellvariable unddif Meereis und offenes Wasser verschieden ist.

Die turbulenten Risse(), und ; von sensibler und latenter &the werden aus
zwei analogen Formeln berechnet:

Qs = pacyCsluip| (To — Ts) (2.27)
Q = Pa L C |UTO| (Qa - Qs), (2-28)

wobei p, = 1.3 kg n3 die Dichte der Luft am Boden;, = 1004 J kg' K~! ihre
spezifische Vilime undL = 2.5 - 10° J kg™! bzw. 2.834 - 10° J kg™! die spezifische
Warme fir die Verdunstung von Wasser bzw. die Sublimation von Eis bezeichnet. Die
Warmaibertragungskoeffizientefi, und C; fur sensible und latente &vihe sind zu

1.75 - 1073 gewdhlt (Parkinson und Washington, 1979; Maykut, 1977). Die Windge-
schwindigkeitii;, in 10 m Hohe, sowie die Temperatdi, und spezifische Feuchtg

der Luft in 2 m Hohe sind (ebenso wie der Belkiingsgrad) zeitaldrigige Randbe-
dingungen, die als Antriebsdaten vorgeschrieben werden. Die spezifische Fguchte
unmittelbaniber der Eis- oder Wasserobadhe folgt mit den Gleichungen (2.67) und
(2.68) aus der Obedthentemperatuf, (vgl. Abschnitt 2.5.3).
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Warmeleitung

Die Randbedingungen der Energiebilanz des Meereises sind nach Semtner (1976)

oh
Qui + Qe+ pi Li (E) =0 (2.29)
fur die obere, atmosplische Grenzfiche der Eisdecke und
oh
Qu-Qut it (5) =0 (2.30)

fur die untere, ozeanische Gremaziie. Der konduktive \WmefluR(), beschreibt die
Warmeleitung durch das Eis und die evtl. vorhandene Schneeauflage nach dem soge-
nannten Nullschichtenmodell (Semtner, 1976). Hierbei wird angenommen, daf3 das Eis
keine WArmekapazdt hat, so daf’ der konduktiveaffieflul? vertikal konstant ist und

Q. an der Ober- und Unterseite der Eisdecke mit gleichem Betrag, aber umgekehrtem
Vorzeichen eingeht. Es entsteht ein lineares Temperaturprofil, wobei aber wegen der
unterschiedlichen \WmeleitBhigkeitenx; fur Eis undk, fur Schnee der Temperatur-
gradient in den beiden Schichten unterschiedlich ist. Der konduktmen&fluld durch

Eis und Schnee folgt dann aus

. F&i(Tb - Ts)

Q=" (2.31)

wobei P
W = hi + hgp— (2.32)

mit den WArmeleitBhigkeiten

ki = 217TWm 'K™!
ke = 031Wm 'K!

als sogenannte effektive thermodynamische Eisdicke den Isolationseffekt der Schnee-
auflage barcksichtigt. Die Variablerh; = h/A undhg, = h/A bezeichnen die aktu-

elle Dicke von Eis bzw. Schnee im eisbedeckten Teil der Gitterzelle. Als Temperatur
T, an der Unterseite des Eises wird die Gefrierpunktstempefat@hbschnitt 2.4.1)
angenommen. Die Obeafthentemperatuf, dagegen ist eine diagnostische Variable,
deren Bestimmung im Abschnitt 2.2.2.2 beschrieben wird.

Eisunterseite
Der WarmefluRRQ,; an der Eisunterseite wird in der vorliegenden Untersuchung aus

der thermodynamischen Wechselwirkung zwischen Eis und Ozean berechnet. Seine
Bestimmung wird in Abschnitt 2.4.1 beschrieben.
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2.2.2.2 Thermodynamische Wachstumsraten
Eisbedeckter Teil der Gitterzelle

Aus den Gleichungen (2.29) sowie (2.22) und (2.31) werden die @bkdtitempera-
tur T, und der konduktive \@rmeflul).. iterativ bestimmt. Hierit gelten die Zwangs-
bedingungen, dal¥, die Gefrierpunktstemperatur voru®wasséer also 0°C, nicht
Uberschreiten kann, und dafl3 an der ObeHE nurSchmelzewon Eis oder Schnee
erfolgen kann, jedoch kein Gefrieren.

Wenn die Bedingung’; < 0°C erflllt werden kann, stellt sich die Obeafihen-
temperatufl so ein, daf3 die Energiebilanz an der Olzmtfié geral? Gleichung (2.29)
zuQ,; + Q. = 0 ausgeglichen ist. Folgt jedoch aus einer ausgeglichenen Energiebilanz
eine Oberfichentemperatuf, > 0°C, so wird7T, = 0°C gesetzt, die Energiebilanz
mit diesem Wert neu berechnet und der Energerschuld benutzt, um Eis oder Schnee
zu schmelzen. Die Gleichungen

8hs Qai + Qc
= —— 2.33
8h Qai + Qc 8hs
- = _ — 2.34
( ot > o szz ot ( 3 )

beschreiben in diesem Fall die Eis- und Schneed@kdaiung an der Meereisober-
flache. Hierbei wird angenommen, daf3 zuerst der gesamte auf der Eisscholle liegende
Schnee schmilzt, bevor sich die Eisdickedért.

Wie in Gleichung (2.31) zu erkennen, ist der konduktivarviiéflu® von der Eis-
und Schneedicke abhgig. In einer Fiche von der Gaf3e einer Modellgitterzelle exi-
stieren in der Natur aber im allgemeinen sowohhdé als auch dicke Eisschollen,
wobei der konduktive \&@fmetransport haugshlich durch die dfinsten Eisschollen
erfolgt. Um trotz der Besclrikung des Modells auf eine Eisklasse einegtithst
realistische Beschreibung der Thermodynamik in einer Modell-Gitterzelle zu erhalten,
wird nach Hibler (1984) di den eisbedeckten Teil der Gitterzelle eine lineare Eis-
dickenverteilung von 0 bigh angenommen, die numerisch durch sieben subskalige
Klassen der Dicker%h;k bis 1—73h;‘ approximiert wird. kit jede der sieben Kategorien
wird die Wachstumsrate bestimmt; anschlieRend werden die Wachstumsraten der sie-
ben Kategorien gemittelt.

Die Eisdickemihderung an der Unterseite des Eises folgt analog zur Gleichung

(2.34) genal3
8]1 (Qoi — (Qc
(E) - _T L; (2.35)

6Durch die Wirkung der Soledrainage ist die Meereisobel& im allgemeinen salzarm. Zudem ist
das Meereis meist mit einer Schneeauflage bedeckt, die wegen ihres meteorischen Ursprungs stets aus
StiRwasser besteht.
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aus der Bilanz der \Wfimeflisse an der unteren Greradtie.
Eisfreier Teil der Gitterzelle

In jeder Gitterzelle befindet sich ein durch den Wert der Eiskonzentratio@stimm-

ter Anteil offenen Wassers. Gleichung (2.22) liefert hier dearm&flu3@),, an der
Grenzfliche zur Atmospdre. Als Oberfichentemperatuf; geht hier die Temperatur

der obersten Schicht des Ozeans ein; in Gleichung (2.23) und (2.28) werden die Albedo
bzw. die Verdunstungsavine fir flissiges Wasser eingesetzt.

Solangéel’; oberhalb des Gefrierpunktés liegt, wird der resultierende @finefluf3
Q.. In Erwarmung oder Abkhlung der ozeanischen Deckschicht umgesetzt. \Wenn
bereits am Gefrierpunkt liegt, kann der Ozean bei weiterem Energieverlust an die At-
mosplaie nicht weiter abgelilt werden, so dafl? die Energiebilanz durch den Gewinn
latenter Warme bei der Eisbildung ausgeglichen wird. Die thermodynamische Wachs-
tumsrate des Eisvolumens im offenen Teil der Gitterzelle ist dann

oh Quo
— = — . 2.36
<8t>ow piLi (2.39)

Mittlere Wachstumsrate

Durch Wichtung mit ihren jeweiligen BEhenanteilen werden die Wachstumsraten
fur den eisbedeckten und den offenen Teil der Gitterzelle zusammengefal3t:

oh oh oh oh
(@) (@) om0 (), e

ist die gesamte thermodynamisch bedingtelerung der Eisdicke.
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2.2.2.3 Laterales Eiswachstum und Rinnenbildung

Ausgehend von der im vorherigen Abschnitt beschriebenen Berechnung der thermody-
namischen Wachstumsrate wird die damit verbundemgerung der Eiskonzentration

A durch empirische Gleichungen (Hibler, 1979) beschrieben: Im Falle des Gefrierens
wachst die eisbedeckteddfie proportional zur BEhe offenen Wassefs — A) gemal}

1—A (0Oh
Sy = — Sk 2.38

A h’o <at > ow, freeze i 4 ( )
wobei der empirische Parametgr(sog. RinnenschlielBungsparameter) die Geschwin-
digkeit bestimmt, mit der sich die Eisdecke schlief3t. Er istimit= 1.0 m in den hier
vorgestellten Untersuchungen so @dwiworden, dafld Eisvolumen und Wassermasse-
neigenschaften in der Simulation realistisch reproduziert werden.

Im Falle des Schmelzens dagegen ist die Abnahme der eisbedechatdre Fifo-
portional zur Abnahme des Eisvolumens:

“ 2\ ot

wobei der FaktorQAh aus der Annahme einer zwischen 0 lﬁﬁdgleichverteilten Eis-
dicke folgt. Das Entstehen von Rinnen offenen Wassers durch Scherdeformation wird
nach Harder (1994) durch

S8 = —0.5 (A — |V -@;]) e C0A) (2.40)

parametrisiert, wobed das in Gleichung (2.49) definierte Mal3 der Deformationsrate
undC' ein im Abschnitt 2.2.3 beschriebener empirischer Parameter ist.

A
S <8h> + S8t (2.39)
melt

2.2.3 Impulsbilanz

Wie in Abschnitt 2.2.1 beschrieben folgt die Driftgeschwindigk&jtmit der Eis und
Schnee advehiert werden, aus der Impulsbilanz

ot

nach dem Modell von Hibler (1979). Sie enthdie lokale zeitliché\nderung und den
Effekt der Advektion, sowie auf der rechten Seite die Schubspannungen durch Wind
(7,) und Ozeanstmhung (,), die Corioliskraft, die Hangabtriebskraft auf einer ge-
neigten Ozeanobedthe und die internen Kfte F. Die Variablem = p;h bezeichnet

die Eismasse pro &the,k = (0,0, 1) den Einheitsvektor senkrecht zur Obactiie;

f und g bezeichnen wieder den Coriolisparameter und die Erdbeschleunigueg;
prasentiert die Auslenkung der Meeresolamffié gegember einer Fiche konstanten
Geopotentials (Geoid), die als Teil des Kopplungsschemas aus der Oaeamggrab-
geleitet wird.

m{aui+ﬁi-Vﬁz}:Fai—ﬁo—meXUi—mQV”“Lﬁ (2.41)



KAPITEL 2. MODELLBESCHREIBUNG 26

Schubspannungen

Die Windschubspannung wird beschrieben durch
Tai = PaCd,ai |7710| 10, (2.42)

wobei ¢,,; = 1.32 - 107 den atmospafischen Schubspannungskoeffizienten be-
zeichnet. Da die Driftgeschwindigkeit des Meereises im allgemeinen klein gegen die
Windgeschwindigkeit ist, wird sie bei der Formulierung von Gleichung (2.42) ver-
nachHssigt.

Der Schubr;, zwischen Eis und Ozean ist Teil der Kopplung zwischen Eis- und
Ozeanmodell. Seine Berechnung wird in Abschnitt 2.4.3 beschrieben.

Interne Kr afte, Rheologie

Die internen Kefte F' im Meereis werden geal®
F =5 Y 2.43
=% o (2.49

als Divergenz des zwei-dimensionalen Spannungstersbeschrieben. Ausgehend
vom Tensor der Deformationsraten

1 (oui ol
W =5 9 ’ 2.44
Cisi 2{8$]+81’l} ( )
beschreibt das Fliel3gesetz
oij = 2néij + [(( — n) (€11 + €22) — P/2] 0y (2.45)

(Hibler, 1979) die im Meereis auftretenden internen Spannungen als Funktion seines
Bewegungszustands. Die hierin auftretenden Terme sind die Kompressionsaiskosit™

¢ = m, (2.46)
die Scherviskositt’ P
= 2e2(A + Apin) (2.47)
und die Eislrte
P = Prhe ¢4, (2.48)

"Die Gleichungen (2.46) und (2.47) sind von Harder (1996) gegender Formulierung von Hibler
(1979) madifiziert worden und getleisten einen gleitendasbergang vom plastischen ins viskose
Regime.
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Hierbei ist

A = -2 -2 1 é%Q [ 1 % 2 49

= [(€11 + €3) (1 + g) + 46—2 + 2€11€22 (1 - g) : (2.49)

Der Parameter bestimmt das Veritnis zwischen Kompressions- und Schervisksit™

In dieser Form beschreibt das Flie3gesetz das Meereis als ein viskos-plastisches
Medium: Bei sehr kleinen Deformationsraten \athsich Meereis wie eine viskose
kompressible RlSsigkeit. Mit steigender Deformationsrate steigt die interne Spannung,
bis sie den durch Gleichung (2.48) gegebenen Gren2wereicht. Hier bricht das
Eis und gibt durch plastische Verformung nach, wobei die interne Spannung von der
Deformationsrate unalngig wird.

Ein weiteres wesentliches Merkmal dieser Rheologie ist das unterschiedliche Ver-
halten bei divergenter und konvergenter DriftalWénd im Rahmen des Arctic Ice
Dynamics Joints Experiments (AIDJEX) bei divergenter Drift keine nennenswerten in-
ternen Kafte beobachtet wurden, setzt das Eis Konvergenz und Scherung erheblichen
Widerstand entgegen. Gleichung (2.48) beschreibt die hierbei maximal erreichbare in-
terne Spannung, die nach Hibler (1979) als Funktion der mittleren Eisdickel des
Bedeckungsgraded angesetzt wird: Diines Eis und lockere Schollenfeldamikien
der Deformation keinen grof3en Widerstand entgegensetzen. Erst bei einer kompakten
Eisdecke aus dickem Ei®kien die internen kafte eine konvergente Drift bremsen
oder ganz zum Stillstand bringen. Die internem#@ im Eis wirken also nur bei hohen
Eiskonzentrationen und nehmen mit der Dicke der Eisschollen zu.

Die grol3skalig wirkenden kafte ergeben sich als statistisches Mittel vieler klein-
und mesoskaliger Prozesse, die im Modell nicht aufgfeNerden kihnen. Daher sind
P*, C,eundA,,;, reine Modellparameter, deren Werte als

P* = 20000N m~
C = 20
e = 2

Apin = 2-107%71

(Hibler, 1979; Fischer, 1995; Harder, 1996; eigene Sengitsstudien) geahilt wur-
den.

8Bei einem zweidimensionalen Kontinuum wird diese Bruchgrenze durch eine eliptische FlieRkurve
mit der Exzentrizidit e beschrieben (siehe z.B. Mellor, 1986).
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2.2.4 Schnee

Die fast immer vorhandene Schneeschichingft die Reaktionen des Meereises auf
thermodynamische Anregungen aus der AtmasphDa die Véirmeleit&higkeit von
Schnee nur ein siebtel von der des Meereisesabetwirkt schon einewine Schnee-
schicht als effizienter \Afmeisolator (Gleichung 2.32), der das thermodynamische Eis-
wachstum deutlich verlangsamt. Die im Vergleich zum Meereisené Albedo von
Schnee (Abschnitt 2.2.2.1) reduziert dagegen den absorbierten Anteil der solaren Ein-
strahlung und damit die zum Schmelzen des Meereises zundterf stehende Ener-

gie. Beide Effekte werden wie beschrieben in der Thermodynamik des Meereismodells
berticksichtigt.

Die Entwicklung der Schneeschicht wird nach Owens und Lemke (1990) durch
die Bilanzgleichung (2.19) beschrieben, wobei sich der Quelltgrraus folgenden
Beitragen zusammensetzt:

e Bei einer Lufttemperatuf;, < 0° C vergol3ert deruber dem eisbedeckten Teil
der Gitterzelle fallende Niederschlag die Dicke der bereits vorhandenen Schnee-
schicht.

e Beider Berechnung der Schmelzraten nach Gleichung (2.33) wird angenommen,
dald zuerst der gesamte auf dem Eis liegende Schnee schmilzt.

e Durch die mit der Akkumulation von Schnee steigende Schneelast kann die
Grenzfiche zwischen Eis und Schnee unter die Wasserlinieugktwerden.
In diesem Falle sorht Wasser in die (im allgemeinen recht pse) Schnee-
schicht ein, wobei der Schnee, der sich unterhalb der Wasserlinie befindet, in Eis
umgewandelt wird. Die zadZlich in den Quellternt,, eingehende Dicke des
SO erzeugten, sogenannten meteorischen Eises wird nach dem Archimedischen
Prinzip bestimmt (Leparanta, 1983). Dieser Flutungseffekt, der im Weddell-
meer einen signifikanten Beitrag zum Eisvolumen leistet (Eicken et al., 1994),
ist von Fischer (1995) augiiflich beschrieben und untersucht worden.

2.3 Schelfeis-Ozean-Wechselwirkung

Die Prozesse unter dem Schelfeis werden vornehmlich durch die Druankgigkeit
desin situ-Gefrierpunkts von Meerwasser bestimmt. Nahe der Aufsetzigrauhding
line) des Schelfeises, wo seinedlgtitigkeit i. a. gol3er als 1000 m ist, liegt dér situ-
Gefrierpunkt deutlich unterhalb der Gefrierpunktstemperatur an der Ozeancherfl”
In die Kaverne einstmhendes Wassesorgt hier tir Schmelzen von Schelfeis. Durch

SWasser, das im nicht mit Schelfeis bedeckten Teil des Ozeans duacméVérlust an die Atmo-
sphare abgeuhlt wird, kann die Oberéichengefrierpunktstemperatur nicht unterschreiten.
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den WArmeentzug Whilt sich das Wasser ab; durch das eingetragene Schmelzwasser
wird aber seine Dichte reduziert, so dal3 das Wasser an der Schelfeisbasis entlang in
Gebiete mit geringerer Schelfeiactitigkeit aufsteigt. Da hierbei der Druck abnimmt,
kann diein sit-Gefrierpunktstemperatur die situ-Temperatur des Wassarberstei-

gen. Als Reaktion auf die so entstandene Unibhkiig bilden sich Eiskristalle, die sich

an der Schelfeisunterseite anlagern und sopiéi marinen Eises unter dem Schelfeis
bilden (Engelhardt und Determann, 1987). Beim Gefrierprozel3 bleibt Salz im Wasser
zurtick, die Dichte steigt, so dalR Wasser wieder absinken und Teil einer geschlossenen
Zirkulation werden kann. Aus der Kaverne augsiendes Wasser mit Temperaturen
unter dem Oberéichengefrierpunkt wird als Eisschelfwasser (ISW) bezeichnet.

Diese Prozesse sindrfdas Filchner-Ronne-Schelfeis z. B. von Hellmer und OI-
bers (1991), Grosfeld et al. (1998) und Gerdes et al. (1999) untersucht worden. Die
dort genutzten Modelle der Schelfeis-Ozean-Wechselwirkung waren angighvom
hier angewandten Meereismodell entwickelt worden. In den Modellen von Hellmer
und Olbers (1991) sowie Hellmer et al. (1998) wird dersitu-Gefrierpunkt an der
Schelfeisunterseite aus einer diagnostischen Salzbilandi¢"Grenzfiche zwischen
Eis und Wasser berechnetalrend Grosfeld et al. (1998) und Gerdes et al. (1999)
den Salzgehalt der obersten Schicht des Ozeanmodells benutzen; dennoch stellen die
Beziehungenui die Wechselwirkung zwischen Schelfeis und Ozean esubisetler
grundlegenden Gleichungen eines Meereismodells dar.

In BRIOS-2 werden die dynamischen und thermodynamischen Wechselwirkungen
von Meereis und Ozean sowie Schelfeis und Ozean durch ein einheitliches Gleichungs-
system beschrieben. Auch zur Berechnung des$é von Vdime, Salz und Impuls an
der Schelfeis-Unterseite werden also die in im Abschnitt 2.2 vorgestellten Gleichungen
genutzt. Gegamber einem reinen Meereismodell wurde das zugrundeliegende Eismo-
dell in folgenden Punkten modifiziert:

¢ Im gesamten Modellgebiet ist die Gefrierpunktstemperatur eine Funktion des
Drucks und des Salzgehalts in der obersten Schicht des Ozeanmodells (vgl. Ab-
schnitt 2.4.1). Unter dem Meereis hat dies keinen signifikanten Einfluf3 auf das
Verhalten des gekoppelten Systems, die Beschreibung der Wechselwirkung
an der Schelfeisunterseite ist diese Erweiterung jedoch unentbehrlich.

e Fur die Schelfeisregionen wird = 1, hy, = 0 und; = 0 gesetzt. Die Mthtig-
keit des Schelfeises wird in der Eisdickevorgeschrieben und zeitlich konstant
gehalten. Das Eismodell wird somurf'die Schelfeisgebiete auf ein thermo-
dynamisches Modell reduziert, das sich auf die in Abschnitt 2.2.2 beschriebe-
ne Berechnung der Energiebilanz und die daraus abgeleiteten Wachstums- und
Schmelzraten bescimkt.

Wie in den erva@hnten friheren Schelfeis-Modellstudien wird das Schelfeis als zeit-
lich unve@anderlich angesehen; das Modell beschreibt zwar die mit dem Gefrieren
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und Schmelzen an der Schelfeisunterseite verbundenssd-lion Salz und ¥ine,
verdndert jedoch nicht die Schelfeisdicke. Auch dabeFliel3en des Eiskpers wird
vernachéissigt:®

2.4 Kopplung Eismodell - Ozeanmodell

Eis und Ozean treten miteinander durch Austausch vamv¥, SiRwasser (Salz) und
Impuls in Wechselwirkung.

2.4.1 Warmefluld
Meereis - Ozean

Der WarmeflulRQ,; zwischen dem Ozean und der Unterseite des Meereises wird nach
Morison et al. (1987) mit

Qoz’ = PwCpwCh ioUsx (To - Tf) (250)

parametrisiert. Hier bezeichnet, die Dichte von Wasserg,,, seine spezifische
Warmekapazit bei konstantem Druck ung ;, = 1.2-10~2 den Transferkoeffizienten
fur die Ubertragung von (filbarer) Wirme zwischen dem Ozean und der Unterseite
des Eises. Die sog. Reibungsgeschwindigkeivird durch

Uy = /Cd io |ﬁw — ﬁz| (251)

aus der Relativbewegung zwischen Eis und Ozean bestimmt, wgliké Stomungs-
geschwindigkeit in der obersten Schicht des Ozeanmodells:gipd= 3 - 102 den
ozeanischen Schubspannungskoeffizienten bezeichnet.

Als Temperatufl, wird die Temperatufl’y in der obersten Schicht des Ozeanmo-
dells eingesetzt. Die Gefrierpunktstemperdtpan der Unterseite des Eises wird durch
die (in sitw) Gefrierpunktstemperatur der obersten Schicht des Ozeans approximiert.
Sie ist genal3

Ty = —(0.0575Sy — 1.7105 - 10 *Sy° + 2.1550 - 10 *S%,) — 7.53 - 10 *P  (2.52)

0prinzipiell lieRe sich ein dynamisch-thermodynamisches Eismodell auch zur prognostischen Be-
schreibung der Dickeariderung und des FlieRens des Schelfeises verwenden. Das FlieRverhalten eines
Schelfeises unterscheidet sich jedoch drastisch vom Verhalten eindas'Meereis typischen Schol-
lenfeldes, so dal3 eine einheitliche Beschreibungdjgramikvon Meereis und Schelfeis bisher nicht
mdglich ist. In einem ersten Schritbkite das FlieRen des Eises in Form eines konstanten Geschwin-
digkeitsfeldes vorgeschrieben werden. Die Schelfeisdiak&lesdann nur zur Initialisierung vorgegeben
und wére wie die Dicke des Meereises eine prognostisclif8&rderen Entwicklung durch Gefrieren,
Schmelzen und Advektion bestimmt wird. Physikalisch wie numerisch ist dies unproblematisch, jedoch
muf3te das Kalben an der Schelfeiskante geeignet parametrisiert werden.
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(UNESCO, 1978) akdmigig von ihrem Salzgehatty und dem hydrostatischen Druck

P. Unter Meereis ist die Druckalhgigkeit vernactaSsigbar; unter den grof3en antark-
tischen Schelfeisgebieten dagegen bestimmt sie maf3geblich das Verhalten des Systems
(Hellmer und Olbers, 1989).

Schelfeis - Ozean

Wahrend die obedichennahen Geschwindigkeiten des Ozeans auf3erhalb der Schel-
feiskavernen wesentlich durch den Schub an der Ozeanatiezfliestimmt werden,
stellt die Reibung an der Schelfeisunterseite (Abschnitt 2.4.3) nur eine Impulssenke dar.
Innerhalb der Schelfeiskaverneraglist daher die Bedeutung der Gezeitemsé, die

von SPEM aber wegen der festen Olamfié (obere Randbedingung= 0) nicht re-
produziert werden drinen. Modellrechnungen von Robertson et al. (1998) zeigen ma-
ximale Stomungsgeschwindigkeiten um 20 cm/s unter dem Filchner-Ronne-Schelfeis.
Um den Warme- und 8Rwasseraustausch zwischen Ozean und Schelfeis nicht syste-
matisch zu untersetZen, wird im gekoppelten Modell wie auch im ungekoppelten
Ozeanmodell BRIOS-1 (Beckmann et al., 1999) auf eine geschwindkeatsgigle Pa-
rametrisierung der \&Wfmeflisse zwischen Schelfeis und Ozean verzichtet und stattdes-
sen

Qoi - pwcp,w’YT(To - Tf) (253)

mit v = 10~* m/s (Hellmer und Olbers, 1989) angesetzt. Diesaigtivalent zum
geschwindigkeitsatarigigen Ansatz (2.50, 2.51) mit einer Relativgeschwindigkeit von
|ty — ;| = 0.15 m/s.

Atmosphare - Ozean

Wie in Abschnitt 2.2.2.2 beschrieben, wird auch im nicht mit Eis bedeckten Teil der
Gitterzelle der Veirmefluf3 durch Gleichung (2.22) bestimmt. Die in den Ozean gelan-
gende WArmemenge ist dann

oh

Qow = an + szz (E) . (254)

FluBmittelung

Durch Wichtung mit ihren jeweiligen BEhenanteilen werden die beiden Bsje zu-
sammengefalit:

Qo - (1 - A) . Qow —A- Qoi (255)
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ist der gesamte \&fmeflul® an der Ozeanobexthe. Der in die V@imebilanz der ober-
sten Ozean-Gitterbox eingehende ,, Temperaturflul” an der @tlezfhiat die Dimen-
sion K m st und wird aus dem \&fimefluR geral

Qo

pwcp,w

FO =

(2.56)
berechnet.
Solare Einstrahlung

Der in die Wassemile eindringende Tefll — A) - (1 — a,,) - Q% der kurzwelligen so-
laren Einstrahlun@t,,, wird in Regionen hoher vertikaler Aafsung nicht vollsihdig
in der obersten Schicht des Ozeanmodells absorbiert. Die in einer;Taetautreffende
Intensitt a3t sich durch das Exponentialprofil

Qsw(2) = (1= A) - (1 — ttopy) - Qb - € (2.57)

beschreiben, wobei = 0.04 m~! den Absorptionskoeffizienten bezeichnet. Der damit
verbundene \&@megewinn ist

1 0Qsw

Fgy =
SW
PuwCp,w 0z

(2.58)

und wird im gekoppelten Modell aus der Differenz der Strahlungs# an der Ober-
und Unterseite jeder Gitterbox berechnet.

2.4.2 Salzfluf

Bei der Eisbildung wird nur ein kleiner Teil des im Meerwasser enthaltenen Salzes in
den Kristallverband eingebaut, dénerwiegende Teil verbleibt in deufisigen Phase.

Auf diese Weise ist die Eisbildung mit einem Salzeintrag in die ozeanische Deckschicht
verbunden, \ahrend umgekehrt das Schmelzen von Meereis einf®wasSsereintrag

in die Oberftiche des Ozeans liefert. Durch beide Prozasskert sich die Dichte der
ozeanischen Deckschichtaiwend der Eisbildung kann so dichtegetriebene Konvekti-
on ausgeast werden.

Der mit der thermodynamischeknderung des Eis- und Schneevolumens verbun-
dene virtuelle Salzfluf? wird durch

; [ Oh Psn [ Oh
Faoh(B) s () e
pw 8t th pw at th

beschrieben. Hierbei bezeichngt den Salzgehalt der ozeanischen Deckschieht, f~
den der Salzgehalfy der obersten Schicht des Ozeanmodells eingesetzt Bindt
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der Salzgehalt des Meereises, der mit 5 psu angenommen wird. Der Salzgehalt von
Schnee wird als null angenommen. p,,, undp,, bezeichnen die Dichten von Meereis,
Schnee und Meerwasser.

Eine weitere Quelle von®wasser bildet die m{tP — £) bezeichnete Differenz
aus Niederschlag und Verdunstung. Bei Lufttemperatuter dem Gefrierpunkt von
StiRwassefT, > 0°C) wird angenommen, dal3 der gesamte Niederschlag als Regen
fallt, der von den Eisschollen ins Meer fliel3t. B&j < 0°C dagegen wird der im
eisbedeckten Teil der Gitterzelle fallende Niederschlag als Schnee auf dem Meereis
akkumuliert. Der in den offenen Ozean gelangende FluR? wdw@sserF;  ist also

S _ o . P—-E bei T,>00C
Fow =50 { (1—A)-(P—£) bei T,<0C (2.60)
Der insgesamt in die Bilanzgleichungen der obersten Schicht des Ozeanmodells
eingehende SalzfluR wird dann als Summe

FS— FS 4+ FS. (2.61)

der beiden Anteile berechnet.

2.4.3 Austausch von Impuls

Der Impulsaustausch zwischen Eis und Ozean wird durch die zu Gleichung (2.42) ana-
loge Bulkformel

Tio = puCajo |l — ily| (i — i) cos © + k x (if; — if,,) sin ©) (2.62)

beschrieben. Hier bezeichnet = 1000 kg/m* die Dichte von Wasser und;;, =

3 - 1072 den ozeanischen Schubspannungskoeffizienten. Die Eisdriftgeschwindigkeit
u; ist von derselben @f¥enordnung wie die Stmiungsgeschwindigkeit des Ozeans
und kann daher im Gegensatz zu Gleichung (2.42) hier nicht veassibt werden.

Als Stromungsgeschwindigkeit, des Ozeans geht im gekoppelten Modell die Ge-
schwindigkeit(u, v) 5 in der obersten Schicht des Ozeanmodells ein. Dies ist jedoch
nicht die Oberichengeschwindigkeit, so dal3 diese Formel im Gegensatz zur Glei-
chung (2.42) einen Drehwinkél enthlt. Sein Wert wurde nach einer Reihe von Sen-
sitivitatsstudien, die im Abschnitt 3.3.3 und im Anhang C beschrieben werdet)auf
festgelegt.

Analog zu Gleichung 2.42 wird der Windschdafg im nicht mit Eis bedeckten Tell
der Gitterzelle durch
7_—:10 = PaCd,a0 |610| 6107 (263)
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Mit ¢4 ., = 1.0-1073 parametrisiert. Der Obedthenantriebui die Impulsgleichungen
des Ozeanmodells wird durcladiengewichtete Mittelung var, undr,, gebildet:

7= ATt (1—A)- T (2.64)
Fouv = I (2.65)
Po

Diese Beschreibung ist konsistent mit dem dritten Newton’schen Gesetz (actio = reac-
tio).!!

Wahrend die Gleichungen des Meereismodells auf einerarsaién Arakawa-
B-Gitter (Arakawa und Lamb, 1977) diskretisiert sind, werden die Gleichungen des
Ozeanmodells wie era¥int auf einem Arakawa-C-Gitter gasi. Rir die Berechnung
der Schibe zwischen Eis und Ozean werden daher die Geschwindigkeiten der obersten
Gitterbox des Ozeanmodells linear auf die Vektorpunkte des Eismodells interpoliert.

Das Ozeanmodell verwendet digid lid-Approximation, berechnet also keine
Auslenkungen der Ozeanobexhie. Ef die Impulsbilanz (2.41) des Meereises wird
jedoch die Hangabtriebskraft auf einer geneigten Wasserableeflbentigt. Sie wird
ndherungsweise durch die (eigentlichr §ieostrophische Stmungen geltende) Bezie-
hung

Vi = N T (2.66)
g

aus der Soinung in der obersten Gitterbox des Ozeanmodells abgeleitet.

2.5 Realisierung als Weddellmeer-Modell

2.5.1 Modellgebiet

Das gekoppelte Modell wird auf einem zirkumpolaren Modellgebiet betrieben, das den
Ozean sdlich von50°S einschliel3lich der Schelfeiskavernen umfafit (Abb. 2.2). Im
atlantischen Sektor desupolarmeeres, dem Schwerpunkt dieser Untersuchung, be-
tragt die Aufbsung des Gitterk.5° in zonaler Richtung undl.5° - cos ¢ in meridionaler
Richtung, wobeip die geographische Breite bezeichnet. Damit entsteht ein isotropes
Gitter mit einer Maschenweite von rund 30 km iodéichen Weddellmeef7¢°S) und

Fine alternative Formulierungif diesen Term beschreibt den Schytan der Ozeanobesithe als
Vektorsumme aus dem Schdalh der Atmosplafe und den internen Kften £’ im Eis, die eine Senke
fur den durch den Windschub eingetragenen Impuls darstéllea: 7, + F. Diese Formulierung ver-
nachHssigt zum einen den Effekt der Corioliskraft in der Bewegung des Meereises und kann auch die
Reibung an der Unterseite von Fest- oder Schelfeis nicht beschreiben, zum aaBedi@ Berechnung
der internen Kafte innerhalb des Eismodells aus numerischem@eh ihre Verwendung als Teil des
Kopplungsschemas nicht zu.
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Abbildung 2.2: Das Modellgitteru’ skalare GoRen, projiziert auf eine Karte der
Kustenlinien. Blau markiert sind die Gitterpunkte im nicht mit Schelfeis bedeckten
Ozean; rot markiert sind die Gitterpunkte mit Schelfeis.
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und 100 km am afdlichen Rand. Jeweils westlich vai°W und dstlich von45°FE
schlief3t sich ein Bereich an, in dem die Gitterweite in zonaler Richtuachet. Im
Indischen und Pazifischen Sektor deglig&hen Ozeans wird das Modellgebiet durch
einen mit6.75° in zonaler Richtung grobaw$éenden Bereich geschlossen. Auf diese
Weise werden offenedider in meridionaler Richtung und die damit verbundene Wahl
weiterer Randbedingungen vermieden.

In der Vertikalen ist der Ozean in 24 Schichten aufgglivobei die Schichtdicke
wie im Abschnitt 2.1.3 beschrieben zur Obactie und zum Boden hin abnimmt (An-
hang A).

Zur Festlegung der Wassertiefe wurde die von Smith und Sandwell (1997) aus
Satelliten-Gravimetrie-Daten abgeleitete Bodentopographie genuiztdie” Regi-
on des Weddellmeeresudlich von 72S wurden die Daten durch Messungen der
Bathymetrie-Gruppe des AWI (Schenke et al., 1998) und durch den Datensatz von
Johnson und Smith (1997uif"die Kaverne unter dem Filchner-Ronne-Schelfeis
erganzt. Die Topographie wurde bilinear auf das Modellgitter interpoliert und durch
einen Neunpunktoperator getfiét. In flachen Regionen, d. h. inukien@he und in
den Schelfeiskavernen, wurde eine minimale Wass#esidicke von 200 m vorge-
schrieben.

Fir die Dicke der beiden groRen antarktischen Schelfeisgebiete, des Filchner-
Ronne-Schelfeises und des Ross-Schelfeises, wurden Daten von Johnson und Smith
(1997) verwendet. t"die ubrigen Schelfeisgebiete (Larsen-, Brunt-, Riiser-Larsen-,
Fimbul- und Amery-Schelfeis) wird eine &thtigkeit von 200 m vorgeschrieben.

2.5.2 Anfangsbedingungen

Die Anfangsverteilungen vo® und S fur das Ozeanmodell wurden dem Hydrogra-
phic Atlas of the Southern Ocean (Olbers et al., 1992) entnommen und trilinear auf das
Modellgitter interpoliert. Da di die Schelfeiskavernen keine geeigneten Dateas”
existieren, werden hier lineare, mit der Tiefe anwachsende Temperatur- und Salzge-
haltsprofile vorgeschrieben (Beckmann et al., 1999).

Eine Meereisdecke ist anfangs nicht vorhanden. Die Anfangsgeschwindigkgiten f*
Meereis und Ozean sind null.
2.5.3 Randbedingungen und Antrieb
Ozean

Wie bereits bei Beckmann et al. (1999) beschrieben, erfordertat@ichie Begren-
zung des Modellgebiets b&)°S einige Annahmenber den Verlauf des Antarktischen
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Zirkumpolarstroms (ACC): Der Transport durch die Drake Passage wird mit 130 Sv
(Whitworth und Peterson, 1985) vorgeschrieben. Dedftd davon verd3t das Modell-
gebiet zwischen der iste Sidamerikas und0°W. Diese 65 Sv werden im Indischen
Sektor zwischen20°E und180°E in das Modellgebiet zuckgefihrt.

In einem finf Gitterzellen breiten Streifen entlang des Nordrandes sind Temperatur
und Salzgehalt durch einen linearearBpfungsterm mit zum Rand hin abnehmender
Zeitskala an die Klimatologie nach Olbers et al. (1992) gekoppelt. Weitere Flu3korrek-
turen (oderestoringzu beobachteten GRen) werden nicht durchgdfit.

Meereis

Die in die Windschubspannung und in die Berechnung der Udse sensibler und
latenter Wirme (0, und @; eingehende Windgeschwindigkeit, in 10 m Hohe
(Abb. 2.3) sowie die Luft- und Taupunktstemperatuigrbzw. T, in 2 m Héhe und
der Wolkenbedeckungsgratl wurden den Reanalys®ndes Europischen Zentrums
fur mittelfristige Wettervorhersagen (ECMWR)rfden Zeitraum von 1985 bis 1993
entnommen. Die in sechsstdigen Intervallen vorliegenden Daten wurden nicht zeit-
lich gemittelt, sondern nur auf das Modellgitter interpoliert.

Abbildung 2.3: Mittleres Windfeld in 10 m étie im atlantischen Sektor desdpo-
larmeeres. Dargestellt ist das Mittel aus den ECMWF-Reanalysen der Jahre 1985 bis
1993, interpoliert auf das Modellgitter. Jeder zweite Vektor ist gezeigt.

12Gegemiber denAnalyseraus dem gleichen Zeitraum bieten éleanalyseles ECMWF den Vor-
teil, daR3 sie mit einheitlichen Parametrisierungen gerechnet wurden, und damit keinen unrealistischen
Trend der Oberfichentemperatur (Fischer und Lemke, 1994) aufweisen.
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In den FluR latenter \Afime (Gleichung 2.28) gehen die spezifischen Feuafjten
undg, in 2 m Hohe bzw. unmittelbanber der Oberéiche ein. Die spezifische Feuchte
lait sich mit Hilfe von

Do

. = 0622
@ p—(1—0.622)p,

~0.622. 2 (2.67)
p

aus dem Partialdruck, des Wasserdampfs in der Luft und dem Luftdryckerech-

nen, wobei 0.622 das mittlere Valiriis der Molekulargewichte von Wasserdampf und
trockener Luft ist (Parkinson und Washington, 1979). Der Partialdruck des Wasser-
dampfes wiederum folgt mittels der empirischen Gleichung

T,
Py = 611 Pa - e®Tat (2.68)

nach Murray (1967) aus der Taupunktstemperdtufin °C). Hierbei sinda und b
empirische Parameter, diarfdie Warmeflisseuber Eis und Ozean unterschiedlich
gewahlt werder?:

a = 219, b = 265.5°C UberEis
a = 173, b = 237.3°C Uber offenem Wasser
a = 19.0, b = 250°C Uber teilweise eisbedecktem Ozean

Die spezifische Feuchtg unmittelbaruber der Eis- oder Wasserobadtie folgt
ebenfalls aus den Gleichungen (2.67) und (2.68), wobei angenommen wird, daf3 die
Luft unmittelbaruber der Oberéiche dieselbe Temperatur wie die Olmfié selbst
besitzt und vollsindig mit Wasserdampf gatigt ist, so dal3 Luft- und Taupunktstem-
peratunibereinstimmen. Anstelle der Taupunktstempergfuvird in Gleichung (2.68)
also die Oberfichentemperatuf; eingesetzt, die im eisbedeckten Teil der Gitterzelle
eine diagnostische Variable des Meereismodells und im offenen Wasser die Temperatur
der obersten Schicht des Ozeanmodells ist.

Da Niederschlagsdaten aus der ECMWF-Reanalyse nicht zunguerfj standen,
wurde die Differenz(P — £) aus Niederschlag und Verdunstung, die in die Bilanz
fur die Schneeauflage und in deaf®vasserfluld an der Ozeanokasfié eingeht, aus
den Reanalysen des National Centers for Environmental Prediction (NCEP) abgeleitet.
Dieser Datensatz erdt'im Gegensatz zu den Reanalysen des ECMWF amgylictie
Werte.

13pje Werte fir den teilweise eisbedeckten Ozean gehen in die Berechnung der kurzwelligen solaren
Einstrahlung,, ein.
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2.5.4 Zeitschrittverfahren

Die Modellgleichungen werden mit unterschiedlich langen Zeitschritten integriert: We-
gen der relativ hohen vertikalen Aafliing auf dem kontinentalen Schelf iat fdas
Ozeanmodell ein Zeitschritt von 11.25 Minuten (128 Zeitschritte pro Tag) erforder-
lich. Das Eismodell dagegen wird mit einem Zeitschritt von 6 Stunden integriert. Die
Berechnung der EEse von Impuls, \&ime und Salz zwischen Eis und Ozean erfolgt
ebenfalls in Intervallen von 6 Stunden.

21.00 h 3.00 h
-------------- Antrieb (ECMWF)-----------»
0.00 h t
—mrmmrm- ! ......... S
Zeitschritt Eismodell: t+6h | t+6h
A h Uj Aeh peh p Pty
rbn Ice benUtZ@N S\I UN SN Ice
_____________________________________________ .
berechné S, F©, 1,
32 SPEM Zeitschritte oh —+6h __1ven
©Su benutzeF S F ©; interpolierer, 1€ S U
N N N N I O v |
berechne mittlereg,

Abbildung 2.4: Zeitschrittschemaurf“die Integration des gekoppelten Eis-Ozean-
Modells BRIOS-2.

Die Antriebsdaten repisentieren die Jahre 1985 bis 1993 und geben Momentaufnah-
men des Zustands der simulierten Atmaaghtim 0.00 Uhr, 6.00 Uhr, 12.00 Uhr und
18.00 Uhr wieder. Um zu erreichen, daf3 der @nslige Zeitschritt des Meereismodells
zentriert um diesen Zeitpunkt liegt, beginnt die Integration am 31. Dezember 1984 um
21.00 Uhr (Abb. 2.4). Die unteren, ozeanischen Randbedingungeataé Eismodell
werden den Anfangsbedingungen (Abschnitt 2.5.2) oder adestartDatensatz einer
fruheren Integration entnommen. Mit den oberen, atmasptlien Randbedingungen
vom 1. Januar 1985, 0.00 Uhr wird das Eismodell bis zum 1. Januar 1985, 3.00 Uhr
integriert. Die Hisse von Salz, \&fme und Impuls an der Ozeanobacfié vahrend
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Initialisierung

« Initialisierung des Ozeanmodells (setze Anfangswerte, Gitter und Landmaske)
« Initialisierung des Eismodells (setze Anfangswerte, ibernehme Gitter und Maske von SHEM)

t -
Y Y
Zeitschritt Eismodell 32 Zeitschritte Ozeanmodell
* Einlesen der Antriebsdaten * Lineare Interpolation der Meereisdrift
* Lésen der Impulshilanz, zwischen t und t+6h, Bestimmung des
Bestimmen der Eisdriftgeschwindigkeit| Impulsflusses an der Meeresoberflache
« Lésen der Energiebilanz an der Meereis-/| | « Berechnung der rechten Seiten der prdg-
Ozean-Oberflache und der Eisunterseite, nostischen Gleichungen furv, ©, S
Bestimmung der thermodynamischen * Zeitschritt firu, v, ©, S
Wachstumsraten » diagnostische Berechnung von Dichte
« Aktualisieren von Eisdicke, Schneedicke und Vertikalgeschwindigkeit

und Eiskonzentration

A A

+ Ubergabe von Eisdrift, Warme- und » Ubergabe von Temperatur und Salzgehplt
SuRwasserflul sowie der solaren sowie der mittleren Strémung in der
Einstrahlung an der Meeresoberflache obersten Modellschicht an das Eismodgll
an SPEM

I
t+6h

Ausgabe der prognostischen Variablen

Abbildung 2.5: FluRdiagramnuf'das gekoppelte Eis-Ozean-Modell BRIOS-2. Kursiv
geschriebener Text kennzeichnet die Kommunikation zwischen Eis- und Ozeanmodell.
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dieses Zeitraums werden genutzt, um auch das OzeanmadéIStunden zu integrie-
ren. Am Ende dieses Zeitraums werden die aktuellen Werte von @tteefitemperatur
und -salzgehalt sowie das Mittel der Obactiengeschwindigkeit des Ozeans als neue
untere Randbedingung an das Eismodélergeben. Dieser Zyklus wird mit jeweils
aktualisierten Atmospdréndaten bis zum Ende der Integration wiederholt.

Um die Erzeugung untlbertragung von Egheitsschwingungen zu reduzieren,
wird der Schub an der Ozeanobadiie zwischen zwei Aufrufen des Eismodells in-
terpoliert und die Geschwindigkeit, in Gleichung (2.62uber denselben Zeitraum
gemittelt. Das Flu3diagramm in Abb. 2.5 veranschaulicht den Ablauf der Integration.

Speicher- und Rechenzeitbedarf

Das gekoppelte Modell in der beschriebenen Konfiguratiootigitund 12 Megawor-
te Hauptspeicher. Die Integratiofér neun Jahre dauert auf einem CRAY-J90 Vektor-
rechner etwa einen Monat.



Kapitel 3

Hydrographie und Meereisverteilung
Im Weddellmeer: Modellergebnisse
und Validierung

In der Referenzsimulation wird das in Kapitel 2 beschriebene gekoppelte Madell f~
dreimal neun Jahre integriert, wobei die Antriebsdaten der Jahre 1985 bis 1993 zyklisch
wiederholt werden. Die in den folgenden Kapiteln durclhpefén Analysen beziehen

sich auf die zweite 9-Jahres-Periode dieser Integration.

3.1 Wassermassen im Weddellmeer

Ozeanische Wassermassen werden (neben ihrem Gehalt @stegelStoffen wie
Nahrsalzen oder Gasen) hawatklich durch die konservativen @$én Temperatur

und Salzgehalt charakterisiert. Diese Eigenschaften werden in denacherfliahen
Schichten durch Austausch vonaitie und 8Rwasser mit der Atmosphé gepagt.

Sinkt die neu gebildete Wassermasse ab, wird der Kontakt zur Atracspimterbro-

chen, so dal’ sich diese Eigenschaften nur noch durch Vermischung mit anderen Was-
sermassearidern khnen? In polaren Regionen kann Meereis die otmrfiénnahen
Austauschprozesse nachhaltig beeinflussen und so die Effekte der saisonalen und

Wegen des relativ hohen Bedarfs an Rechenzeit wurden viele der Seatsiiwitiien nualier zwei-
mal neun Jahre integriert. Im Interesse einer konsistenten Betrachtung werdenralie\fialysen der
Referenzintegration die Ergebnisse der zweiten 9-Jahres-Periode verwendet. Die Unterschiede zwischen
der zweiten und der dritten 9-Jahres-Periode sind sehr geringuuiefabzuleitenden Aussagen ohne
Belang.

2Ausgenommen hiervon sind radioaktive Tracer, deren Konzentration sich durch radioaktiven Zerfall
andert, oder Stoffe, die an biologischen Prozessen beteiligt sind.
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Abbildung 3.1:Uber 9 Jahre gemittelté-S-Diagramm aus dem Weddellmeer-Sektor
des gekoppelten Modells BRIOS-2. Gitterpunkte im offenen (nicht mit Schelfeis be-
deckten) Ozean sind blau dargestellt. Abweichend markiert sind die Punkte unter dem
Filchner-Ronne-Schelfeis (rot), unter den Schelfeisgebietenogitichen Weddell-
meeres (gr) und unter dem Larsen-Schelfeis (gelb). kennzeichnet die salzge-
haltsablanhgige Oberfichen-Gefrierpunktstemperatur. Klassifikation der Wassermas-
sen nach Foster und Carmack (1976) bzw. 8dér'und Fahrbach (1999). AbikZun-

gen: WDW = Warmes Tiefenwasser, WSDW = Weddellmeertiefenwasser, WSBW =
Weddellmeerbodenwasser, HSSW = Salzreiches Schelfwasser, ISW = Eisschelfwas-
ser, SW = Oberéichenwasser.
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zwischengihrlichen Variabilisit der Atmosphie pagen oder modifizieren. Auch durch
Wechselwirkung zwischen Eis und Ozean an der Unterseite der Schelfeisgebiete wer-
den dem Ozean ¥fine, $ilwasser und Gase zughbft oder entzogen.

Im Gber neun Jahre gemittelténS-Diagramm (Abb. 3.1) erkennt man, dal3 das
gekoppelte Modell wesentliche Charakteristiken der Wassermassen des Weddellmee-
res reproduziert. Ausgangspunkt der Wassermassenbildung im Weddellmeer ist das
Warme Tiefenwasser (WDW), das aus dem Zirkumpolaren Tiefenwasser abgeleitet ist
und mit einer Temperatur zwischen 0.5 uri€lnd einem Salzgehalt zwischen 34.65
und 34.7 von Nordosten her in das innere WeddellmeengtrEs vermischt sich mit
dem dauber liegenden Winterwasser (deralwénd des Winters ausgéiten Teil des
Oberflichenwassers) zunukleren und salrmeren Modifizierten Warmen Tiefenwas-
ser (Foster und Carmack, 1977). Durch Vermischung mit salzreichem Schelfwasser
(HSSW) oder auch mit dem am Ausgang des Filchnergrabens @usstden Eis-
schelfwasser (ISWp < T}) kann Weddellmeerbodenwasser (WSBW< —0.7°C,

S ~ 34.645) gebildet werden (Foldvik et al., 1985). Andererseits entsteht durch Ver-
mischung von Modifiziertem Warmem Tiefenwasser mit Weddellmeerbodenwasser der
grol3e Wasserkper des Weddellmeertiefenwassers (WSDW) mit einer Temperatur um
—0.5°C und einem Salzgehalt um 34.65, das das Weddellmeer auf verschiedenen Pfa-
den verél3t und eine wichtige Komponente des globalen Bodenwasser darstellt. Ein
Vergleich mit dem aus Messungen zusammengestéliténDiagramm von Sclader

und Fahrbach (1999) zeigt, dal3 die Wassermassen des Weddellmeeres in der Simulati-
on realistisch wiedergegeben werden.

3.2 Struktur des Weddellwirbels

Die simulierte grof3skalige Zirkulation im atlantischen Sektor dedpSlarmeeres
zeichnet sich durch eine aaffige Doppelzellenstruktur des Weddellwirbels aus
(Abb. 3.2). Zwei isolierte Maxima des vertikal integrierten Transports liegen im west-
lichen Weddellbecken bzw. navdtlich von Maud Rise; in beiden Zellen liegt der ma-
ximale Transport zwischen 50 und 55 Sv. Diese Struktur existightrearnd des ganzen
Jahres, ist aber im Winter deutlicher ausgegpr”

Die simulierten Transporte sind konsistent mit Messungen von Fahrbach et al.
(1994) und Schoder und Fahrbach (1999), aus denert3Q0 Svuber den Schnitt
Joinville Island — Kapp Norvegia und 68 10 Sv entlang des Nullmeridians be-
rechnet wurden. Yaremchuk et al. (1998) haben den erstgenannten Schnitt mit einem
Inversmodell analysiert und einen mittleren Transport $ént 2 Sv berechnet. Das
gekoppelte Modell BRIOS-2 prognostiziert einen mittleren Transport von 3@8v -
den Schnitt Joinville Island — Kapp Norvegia und 43 @hei den Nullmeridian und
liegt damit nah an den aus Messungen abgeleiteten Transportraten.
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Abbildung 3.2: Vertikal integrierter Transport im gekoppelten Meereis-Ozean-Modell
BRIOS-2. Dargestellt ist das 9-Jahres-Mittel der barotropen Stromfunitidrarb-

kodiert sind nur positive Werte vo#; Isolinien mit negativen Werten sind gestrichelt
gezeichnet. Das Konturintervall ist 5 Sv. Dieuge und die rote Linie geben die Lage

der Schnitte an, auf denen aus hydrographischen Messungen von Fahrbach et al. (1994)
bzw. Schoder und Fahrbach (1999) vertikal integrierte Transportraten berechnet wur-
den. Neben dem Weddellwirbel sind mit dem Kerguelen- und dem Rosswirbel zwei
weitere ausgedehnte zyklonale Wirbel zu erkennen.
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Die Doppelstruktur des Weddellwirbels ist ein robustes Merkmal aller BRIOS-
Simulationen: Sie findet sich (neben den hier vorgestellten Experimenten) sowohl in
den Prognosen des ungekoppelten Ozeanmodells BRIOS-1 (Beckmann et al., 1999)
als auch in einer mit NCEP- anstelle der ECMWF-Daten angetriebenen Version des ge-
koppelten Modells BRIOS-2. Sie ist unempfindlich gegfeer' Parameter-Variationen
oder unterschiedlichen Schematia dlie horizontale und vertikale Vermischung.

Eine zweizellige Struktur des Weddellwirbels wurde bereits von Mosby (1934) und
Bagriantsev et al. (1989) aus Analysen hydrographischer Daten abgeleitet. Im Gegen-
satz dazu zeigen die von Kottmeier und Sellmann (1996) aus Bojendaten gewonne-
nen Oberfichenswinungen keine Hinweise auf eine Doppelstruktur. Diese scheinbare
Diskrepanz &Rt sich mit Hilfe von simulierten Partikeltrajektorien endi, die auf
einem regelralBigen Gitter gestartet und mit mittleren@iningsfeldern aus der Refe-
renzintegratioruber finf Jahre integriert wurden.

Abbildung 3.3:Uber fiinf Jahre integrierte Trajektorien von obediiennahen Driftern
in BRIOS-2. Das ozeanische 8itnungsfeld wurdeber neun Integrationsjahre gemit-
telt.
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In den obertéichennahen Trajektorien (Abb. 3.3) ist keine Doppelstruktur erkenn-
bar. Die oberéichennahen Ozeanstnungen werden durch den Einfluf3 des Windfeldes
gepigt; Trajektorien, die mit aktuellen anstelle von gemittelte@triigsgeschwin-
digkeiten gerechnet werden, zeigen daher ein8gré Fluktuation. Auffllig ist jedoch
stets eine Zone mit divergenter &muing nordstlich von Maud Rise, entlang véd°S.

Die Auswirkungen dieser windinduzierten Divergenz auf die Meereisverteilung in ih-
rer Umgebung werden im Abschnitt 5.4 diskutiert.

Typische mittlere Stthungsgeschwindigkeiten imustenstrom liegen bei 5 bis 6
cm/s. Entlang des antarktischen Kontinents erkennt man ausgedehnte Gebiete, in denen
das Stomungsfeld eine auflandige Komponente hat. Als Folge der Ekman-Konvergenz
bilden sich entlang der iste Abtriebsgebiete mit einer typischen mittleren Vertikalge-
schwindigkeit von 1 m/d. Hiermit verbunden ist eine ablandige, in die Tiefe gerichtete
Strdmung in Bodenalie.

Abbildung 3.4: Wie Abb. 3.3, jedoctuf Drifter, die in einer Tiefe von rund 1000 m
gestartet wurden.



KAPITEL 3. VALIDIERUNG DES REFERENZEXPERIMENTS 48

Im Gegensatz zu den obextfiennahen Driftern ist die Doppelstruktur des Wed-
dellwirbels in den auf einer Tiefe von etwa 1000 m gestarteten Trajektorien deutlich
erkennbar (Abb. 3.4). Hier sind die saisonalen und interannualen Variationen gering,
so daf sich die Trajektorien kaum von Bahnen unterscheiden, dignapishotsles
Geschwindigkeitsfeldes berechnet wurden. Typische mittlem®ingsgeschwindig-
keiten aulRerhalb desustenstroms liegen in dieser Tiefe bei 1.5 cm/s.

Die geschlossenen Trajektorien im Innern der Wirbel weisen darauf hin, dal3 die
Aufenthaltszeit von Partikeln im zentralen Weddellmeer einige Jahrzehnte betragen
kann. Dagegen verlassen Partikel, die mit deost€instrom ins Weddellmeer gelan-
gen, dieses bereits nach wenigen Jahren wieder, wobei einige Drifteravesiwvdas
Bellingshausenmeer transportiert werden.

3.3 Meereis

3.3.1 Jahresgang der Meereisbedeckung

Nach den Analysen des PELICON-Projektes (Heygster et al., 1996), die auf Satelliten-
beobachtungen der Jahre 1979 bis 1997 beruhen, bedeckt das Meereidliched”
Ozean eine E¢he zwischen.5 - 106 km? im Sommer un@0 - 10° km? im Winter. Die
Zeitreihe der Eisausdehnuhign Referenzexperiment (Abb. 3.5) zeigt, daR das Meer-
eis im gekoppelten Modell BRIOS-2 bereits nach etwa zwei Integrationsjahren einen
guasi-zyklostatioaren Jahresgang angenommen hat. Ein signifikanter Trend ist nach
diesem Einschwingvorgang nicht mehr zu erkenneahk¥id die minimale Eisaus-
dehnung in der Simulation um etwa 40 % unteegzhiird, sind die Abweichungen

bei der maximalen Eisausdehnung kleiner als 5 %.

Zur Zeit der minimalen Eisausdehung, Ende Februar bis AnfaagzMst im at-
lantischen Sektor desuBpolarmeeres nur dasdivestliche Weddellmeer mit Meereis
bedeckt (Abb. 3.6). Das Modell gibt diese Verteilung qualitativ richtig wieder, jedoch
fallt eine Fhche offenen Wassers nahe der Spitze der Antarktischen Halbinsel auf. Um
die Ursache dieser Erscheinung zu erkunden, wurden vier Modellexperimente durch-
geflihrt, in denen (1) die Daten der ECMWReanalyseind (2) derAnalysedes Jah-
res 1992, jeweils zyklisch wiederholt, zum Antrieb des Modells genutzt wurden. Es
stellte sich heraus, dal3 sowohl im gekoppelten als auch im ungekoppelt betriebenen
Meereis-Modell die sommerliche Meereisverteilung nahe der Spitze der Antarktischen
Halbinsel nur bei Verwendung démalyseDaten, nicht jedoch bei Verwendung der
Daten aus delReanalyseealistisch beschrieben wird. Gegdr@r denAnalysenist die
sommerliche Lufttemperatur an der Nordspitze der Antarktischen Halbinsel Ra&len

3Die Eisausdehnung beschreibt deadHéninhalt des Gebietes, das zu mindestens 15 % mit Meereis
bedeckt ist.
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Abbildung 3.5: Zeitreihe der Eisausdehung in der BRIOS-2.0 Referenzintegration
(oben) und Vergleich der simulierten mit der beobachteten Eisausdehnung der Jah-

re 1985-1993 (unten). Die beobachtete Eisausdehnung wurde aus den Analysen des
PELICON-Projektes abgeleitet und ist gestrichelt dargestellt.
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analysenum 1 bis 2°C erloht und liegt im Mittel der Monate Januar und Februar
zwischen -1.6 und OC (vgl. Anhang B). Damit liegt die Lufttemperatur oberhalb
der Oberfiichengefrierpunktstemperatur des Ozeans, so dal3 sich der senaibie\W"
flud zwischen Ozean und Atmosgle umkehrt und Meereis schmilzt. Vattnismafiig
kleine Differenzen in den atmosah$chen Randbedingungearkien also speziell im
Polarsommerdi deutliche Unterschiede in der simulierten Meereisverteilung sorgen.

0.1 0.2 0.3 0.4 0.5 0.6 0.7 0.8 0.9

Abbildung 3.6: Monatsmittel der simulierten (links) und der beobachteten (rechts)
Meereiskonzentration im Minimum der Eisausdehnung am Beispiel des Februar 1987.

Beim Vergleich von beobachteter und simulierter Sommereisausdehalitragitth
die in der Simulation stark untersafzie Eisbedeckung im Ross- und Amundsenmeer
auf. Dies sind Regionen, in denen die horizontale édaiilig des Modells sehr grob
wird (vgl. Kapitel 2), und die daher die Redaisiehe der im hochaudsenden Teil
des Modellgitters durchgefirten Simulation nicht erreichemkiien. Da die Somme-
reisausdehnung sehr sensitiv gagieer' der Advektion von \&fme mit der Ozean-
strdmung ist, haben bereits kleine Abweichungen in der Reproduktion des Temperatur-
und Stomungsfeldes im Ozean grof3e Auswirkungen auf die Meereisverteilung im
betreffenden Gebiet. Hinzu kommt ein generelles Problem von Meereismodellen der
hier genutzten Form: Die Energiebilanz der Meereis-Oaelnt'besteht aus mehreren
grofl3en Beitagen mit unterschiedlichem Vorzeichen, die sich zu einer um ein bis zwei
GroRenordungen kleineren Bilanz addieren. Schon geringe Fehler in einem der betei-
ligten Warme- oder Strahlungsf$se lonnen die Energiebilanz und damit die Gefrier-
und Schmelzraten nachhaltig sadern. Vor diesem Hintergrund und im Vergleich mit
Resultaten anderer gekoppelter Meereis-Ozean-ModetikkiHEn, 1995; Goosse und
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Fichefet, 1999) ist die in BRIOS-2 erreicHifbereinstimmung zwischen Beobachtung
und Modellergebnissen erfreulich gut.

0.1 0.2 0.3 0.4 0.5 0.6 0.7 0.8 0.9

Abbildung 3.7: Monatsmittel der simulierten (links) und der beobachteten (rechts)
Meereiskonzentration im Maximum der Eisausdehnung am Beispiel des September
1987.

Im August und September,alifend des Zeitraums der maximalen Eisausdehnung,
ist der antarktische Kontinent vol&stdig von einer kompakten Eisdecke umschlossen
(Abb 3.7). Nach Norden hin wird die Eisausdehnung durch den Antarktischen Zirkum-
polarstrom (ACC) begrenzt, der auch im Winter Olsfiéentemperaturen weibér
dem Gefrierpunkt aufweist. Sein Verlauf bestimmt die Lage der Eiskante im Winter:
Zum einen transportiert der ACC grol3e Mengearviie, zum anderen sorgen die hohen
Stromungsgeschwindigkeiten an seiner Olzaffi€é zusammen mit den hier vorrangig
westlichen Windendi eine weitgehend zonale Eisdrift. Beide Effekte verhindern ein
weiteres Ausbreiten der Meereisdecke nach Norden. Der Verlauf des ACC wird zum
grol3en Teil durch die Bodentopographie bestimmt und ist im Modell durch geeigne-
te Wahl der Randbedingungen (Abschnitt 2.5.3) und Vergleich mit der beobachteten
Hydrographie optimiert worden, so daR hinsichtlich der Eisausdehwatgend des
winterlichen Maximums eine recht gutébereinstimmung der Modellergebnisse mit
Beobachtungen erreicht wird. Im atlantischen Sektor defp8larmeeres, wo ein Teil
des ACC aulRerhalb des Modellgebiets a&aft; erreicht die Meereisdecke ihreogite
nordwértige Erstreckung. Zwischen 120und 170E dagegen, wo der ACC nahe an
den antarktischen Kontinent heran reicht, ist die Eisdecke selbst im winterlichen Ma-
ximum nur 200 km breit.
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Wahrend die Lage der Eiskante aus Satellitendaten recht genau zu ermitteln ist,
sind die so bestimmten Werte der Eiskonzentration mit Fehlern von 10 % und mehr
behaftet (Comiso et al., 1997), wobei der Algorithmus aufgrund von Effekten des Wet-
ters eher zu einer Untersatzung der realen Eiskonzentration neigt. Im Rahmen dieser
Unsicherheit stimmt auch die simulierte Eiskonzentration innerhalb der mit Meereis
bedeckten Region recht gut mit den Beobachtungeein.

3.3.2 Eisdicke
Validierung an ULS-Daten

Neben der Eisausdehnung bildet die Eisdicke eine wesentlioh@eGatir Validierung

des gekoppelten Modells. Eine wichtige Quelle bilden hier die Messungen der Eisecho-
lote (Upward Looking Sonar, ULS), diealaiend der Jahre 1991/1992 und 1993/1994
auf einem Schnitt zwischen der Antarktischen Halbinsel und Kapp Norvegia (Abb. 3.8)
verankert waren (Strass und Fahrbach, 1998).

Die ULS-Daten sind Punktmessungen in Raum und Zeit: Das Eisecholot hat einen
footprintvon 10 m Durchmesser an der Unterseite des Meereises. Die Messung spiegelt
die Eisdicke innerhalb dieserddhe zu einem bestimmten Zeitpunkt wieder. Das Mo-
dell dagegen liefert Eisdicken, die regentativ it die FEche einer Gitterzelle sind, al-
so ein Mitteluber rund 2500 kihdarstellen. Da die Modellprognosen linear auf die Po-
sition der verankerten Eisecholote interpoliert wurden, geht in die simulierte Eisdicke
die Information aus vier aneinander grenzenden Gitterboxen, also aus eiclee Fbn
rund 10 000 krfi ein. Unter der Annahme einer typischen Eisdriftgeschwindigkeit von
20 cm/s beatigt das Meereis etwa 3 Tage, um eine Strecke von deR&des Gitter-
abstands zurckzulegen. Um dennoch Variabdien aufahnlichen Skalen zu erhalten
und so den Vergleich zwischen simulierten und gemessenen Eisdicken zu erleichtern,
wurden die ULS-Datenber einen Zeitraum von 6 Tagen gemittelt.

Auch nach der zeitlichen Mittelung bleibt die Variakalitder gemessenen Eis-
dicken goRer als die der simulierten. Ein Vergleich der Zeitreihen (Abb. 3.9) zeigt
dennoch, dal3 das Modell zwar die Eisdicke im Sommer untataglan den Positio-
nen der kistenfernen Verankerungen 217, 208, 209 und 210 jedoch eine recht gute
Ubereinstimmung mit den aus den ULS-Messungen abgeleiteten Dicken erzielt. Dies
gilt auch fir die sehr kistennahe Verankerung 212, auch wenn hier die Variabitit”
den beobachteten Eisdicken deutlich@er ist. Sowohl in der Natur als auch im Mo-
dell wird das Meereis bei auflandigem Wind an derské’deformiert. Dieser Prozess
lauft jedoch aufaumlichen Skalen ab, die deutlich kleiner als eine Modellgitterzelle
sind, so dal3 sich die Punktmessung des ULS hier nur schlecht mit der vom Modell
prognostizierten mittleren Eisdicke innerhalb der betreffenden Gitterbox vergleichen
lant.
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Abbildung 3.8: Position der Eisecholote in einem Ausschnitt des Modellgitieiié”
Region des Weddellmeeres. Die Eisecholote sind durch aulkgeschwarze Kreise
und die Nummer der Verankerung gekennzeichnet.ukblrigen: AH = Antarktische
Halbinsel, KN = Kapp Norvegia, FRIS = Filchner-Ronne-Schelfeis.

Eine deutliche Diskrepanz zwischen simulierter und beobachteter Eisdicke zeigt
sich an der westlichsten Verankerung 207. Hier kann dieo&ufig des gekoppel-
ten Modells keine wesentliche Rolle spielen, da die Position der Verankerung einige
Gitterzellen von der Kte entfernt liegt. Die in Abschnitt 3.3.1 beschriebenen Unter-
suchungen der Eisausdehnung lassen jedoch den Schluf3 zu, dal3 die Lufttemperatur
in den ECMWF-Reanalysen gegéndubersclatzt wird, um zu einem unrealistischen
Schmelzen des simulierten Meereises in dieser Regionlmer. Dies verhindert die
Entwicklung mehmhrigen, stark deformierten Eises, so dal das Modell die Beobach-
tungen hier nicht reproduzieren kann.
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Abbildung 3.9: Zeitreihen der simulierten (durchgezogen) und gemessenen (gestri-
chelt) Eisdicken an sechs im Weddellmeer verankerten Eisecholoten. Die gemessenen
Eisdicken wurdemuber 6 Tage gemittelt. Anordnung entsprechend der geographischen
Position von West nach Ost.
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R&aumliche Verteilung

Abgesehen von eineraglichen Unterschtzung des Eisvolumens im nordwestlichen
Weddellmeer zeigt die simulierte Meereisdicke im winterlichen Maximum (Abb. 3.10)
eine recht realistische Verteilung: Dieafgten Eisdicken finden sich inudwestlichen
Weddellmeer, wo hohe Nettogefrierraten (Abschnitt 4.1.1) und die Deformation der
Meereisdecke an deruste des antarktischen Kontinents zu typischen mittleren Eis-
dicken von 3 m@ihren. Lokal treten in den einzelnen Jahren maximale Eisdicken von
5 m und mehr auf, jedoch liegen die Gebiete mit deol3tgih Deformationsraten im
zwischengihrlichen Wechsel an unterschiedlichen Stellen, so dal3 der klimatologische
Mittelwert der maximalen Eisdicken deutlich geringer als die aktuell auftretenden Ma-
xima ist.

Abbildung 3.10: Simulierte Meereisdicke in der Region des Weddellmeeres zur Zeit
des maximalen Eisvolumens. Dargestellt ist das klimatologische Mittel des Monats
September der Jahre 1985 bis 1993. Das Konturintervall ist 0.2 m.

Im zentralen Weddellmeer sindakiend des Winters Eisdicken zwischen 1 und
1.5 m typisch. Hier spielen Deformationsprozesse nur eine geringe Rolle, so daf} die
Eisdicke nur weniguber der durch rein thermodynamisches Wachstum erreichbaren
Eisdicke von etwa 1 m (Harder und Lemke, 1994) liegt.

Ein deutlicher Meridionalgradient, wie er aus einer simplen Absaimg der Ener-
giebilanz zu erwarten aré, ist in der Eisdicke nur in der Region um den Nullmeridian
zu erkennen. Ein quantitativer Vergleich mit ULS-Daten ist hier wegen fehlender zeitli-
cherUberschneidung nicht agjlich. Jedoch stimmt die simulierte Eisdickenverteilung
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in dieser Region qualitativ mit dem von Harms et al. (1999) aus Eisecholoten gewon-
nenen Meridionalprofiiberein.

3.3.3 Meereisdrift

Zur Validierung der Meereisdrift werden Drifttrajektorien von ARGOS-Bojen genutzt,
die im Jahre 1986 auf Eisschollen im Weddellmeer ausgesetzt worden warearund f~
rund ein Jahr mit dem Meereis drifteten. Aus der Bestimmung der Position in re-
gelméligen Absahden wurden Trajektorien abgeleitet (Argos Collect Localisation Sa-
tellites Company, 1988; Kottmeier und Hartig, 1990), mit denen die simulierten Meer-
eistrajektorien verglichen werden.

Hierzu wird eine Modellboje an der Startposition jeder ARGOS-Boje gestartet. Ihre
Trajektorie wird mit der @umlich und zeitlich auf die jeweilige Position interpolierten
simulierten Eisdrift solange integriert, bis die Boje in offenes Wasser gelangt. An die-
ser Stelle verliert die Impulsbilanz des Meereises ihudtiGkeit und die Eisdrift ist
nicht mehr definiert, so dal? die Integration abgebrochen wirdatZlisfie Modellbo-
jen werden jeweils nach weiteren 60 Drifttagen entlang der beobachteten Trajektorie
gestartet und ebenfalls solange integriert, bis sie in offenes Wasser geraten. So entsteht
ein Blindel von simulierten Trajektorien um die beobachtete Bahn hédarinterval-
len von 30 Tagen sind auf den Trajektorien (Abb. 33Markierungen angebracht. Die
Streuung dieser Markierungen zu einem bestimmten Zeitpunkt ist also einuvidigf”
Ubereinstimmung zwischen beobachteter und simulierter Meereisdrift.

Nach systematischer Variation verschiedener Parameter in der Impulsbilanz des
Meereismodells stellte sich heraus (vgl. Anhang C), dal’ die simulierte Meereisdrift
nicht nur sensitiv hinsichtlich der Wahl des Vaitmisses der Schubspannungskoeffizi-
entenc,, undcg;, ist (Fischer und Lemke, 1994), sondern in ebenso hohem Mafl3e vom
richtigen Wert des Drehwinkel® fur den Schub zwischen Eis und Ozean (Gl. 2.62)
abhangt. Die bestéJbereinstimmung zwischen beobachteten und simulierten Trajek-
torien ergibt sich dif © = 10°, also unter der Annahme, dal3 dieddining an der
Meeresoberéiche gegenber der Stwimung in der obersten Schicht des Ozeanmodells
nur wenig verdreht ist. Eine Variation der Schubspannungskoeffizientengsgyaen

4Auf diese Weise erdilt man ein MaR i die Fehler, die dadurch entstehen, daR eine Modellboje, die
sich von der beobachteten Bahn entfernt hat, den Wind- undstngsfeldern an einer anderen Position
ausgesetzt ist. Diatimliche und zeitliche Variabilt dieser Felder kann dazuhren, daf beobachtete
und simulierte Bahn weiter divergieren (Harder, 1994). In den hier betrachteten Simulationen ist die
Kohérenz zwischen beobachteter und simulierter Drift aber so hoch, daR die Unterschiede zwischen den
einzelnen Bahnen einesiBdels gering bleiben.

5Im Interesse eineubersichtlichen Darstellung sind in Abb. 3.11 nur zwei denffbetrachteten
Driftbojen gezeigt. Diese sind aber regentativ if das gesamte Bojenfeld; die anderen Bahnen ver-
laufen sehahnlich und zeigen eine ebenso guteereinstimmung zwischen beobachter und simulierter
Meereisdrift.
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Abbildung 3.11: Vergleich von beobachteten (schwarz) und simulierten (farbig) Mee-
reisdrifttrajektorien. Markierungen sind in Intervallen von 30 Tagen angebracht. Alle
60 Tage wird eine neue Modellboje an der zu diesem Zeitpunkt beobachteten Position
ausgesetzt. Die gezeigten Trajektorien der Bojen 3311 und 3314 siracespativ dir

die zur Validierung herangezogenamf’/ARGOS-Bojen.

von Fischer (1995) vorgeschlagenen Wertgn= 1.32-1073 undcg,;, = 3-1072 bringt

keine weitere Verbesserung. Auch im so optimierten Modell finden sich noch regiona-
le Unterschiede in der Reproduktion der beobachteten Drift, jedoch stimmt der Verlauf
der simulierten Trajektorien und die innerhalb einer Saisonckgélegte Strecke gut

mit den Beobachtungeubérein.

Eine realistische Beschreibung des Impulsaustausches zwischen Meereis und
Ozean ist also eine wichtige Voraussetzung dine realidtsnahe Reproduktion der
Meereisdrift. Vergleicht man die Trajektorien in den verschiedenen Simulationen (vgl.
auch Anhang C), so stellt man fest, dal? die stochastische Bewegung auf lauaén r”
chen Skalen, also die kurzfristigen Abweichungen von der mittleren Driftrichtung, bei
allen Bojen sehafhinlich prognostiziert wird. Diese Bewegungen werden durch syn-
optische Variabiliit der Atmosphi'e hervorgerufenyber das Modellgebiet hinweg-
ziehende Zyklonen rufen in den verschiedenen Experimentenajaniclie Reaktio-
nen hervor. Die grofatimige Bewegung des Schollenfeldes dagegemhstark von
der Beschreibung des Impulsaustausches zwischen Meereis und Ozean ab. Der Ozean
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stellt fur die Impulsbilanz des Meereises also nicht einfach eine Senke dar; vielmehr
bestimmt die Sinung an der Meeresobextlie die grofaimige, beckenweite Drift
des Meereises.

Die hier betrachteten ARGOS-Bojen waren bereits von Harder (1994) und Fischer
(1995) zur Validierung und Optimierung eines ungekoppelten Meereismodelisef
Region des Weddellmeeres genutzt worden. Die untere Randbedingutig fimpuls-
bilanz dieser Modelle bildeten mittlere geostrophischer8triigen aus dem Ozeanmo-
dell von Olbers und Wbber (1991). Als Antrieb dienten Windfelder aus den Analy-
sen des ECMWHUi' den betreffenden Zeitraum. Durch Sensisits&xperimente konn-
te nachgewiesen werden, dal3 das s&ris der Schubspannungskoeffizientandie
Schibe an der Eisober- und -unterseite erhebliche Bedeuturgjrié realistische Be-
schreibung der Eisdrift hat. Trotz Optimierung dieser Parameter blieben die simulierten
Driftbojen jedoch geganter den Beobachtungen zu langsam.

Offenbar fingt also die erreichbatébereinstimmung zwischen beobachteter und
simulierter Eisdrift signifikant von der Wahl der unteren Randbedingung, also vom
Stromungsfeldi,, und dessen Ankopplung an die Impulsbilanz des Meereises ab. Die
im Rahmen der hier vorgestellten Studie erreichte sehrgb&zeinstimmung der si-
mulierten mit den beobachteten Meereistrajektorast demnach den Schlul? zu, daf3
das gekoppelte Meereis-Ozean-Modell BRIOS-2 eine realistische Beschreibung nicht
nur der Eisdrift, sondern auch der &miingen an der Meeresobadtie liefert.



Kapitel 4

Meereis und Schelfeis als
Komponenten des 83wasserhaushalts
des inneren Weddellmeeres

Wie in Kapitel 1 beschrieben leisten die Prozesse umlishen Weddellmeer einen
wichtigen Beitrag zur Bildung des Antarktischen Bodenwassers (Foster und Carmack,
1976; Foldvik et al., 1985). Wesentlich hierbei ist die Bildung von Wassermassen hoher
Dichte auf dem flachen Kontinentalschelf, wobei der mit der Meereisbildung verbun-
dene Salzeintrag, also der Entzug vami3®asser, der treibende Prozel} ist. Weitere
wesentliche Beitige zur 8Rwasserbilanz des inneren Weddellmeeres sind der Nie-
derschlag aus der Atmosate und der Schmelzwassereintrag durch Schelfeise und
Eisberge. Als inneres Weddellmeer wird hier wie bei Fahrbach et al. (1994) die Regi-
on gidlich der Linie Kapp Norvegia — Joinville Island verstanden, auf der auch die
Positionen der Eisecholote aus Abb. 3.8 liegen.

In diesem Kapitel werden die unterschiedlichen Baje'zur 8Rwasserbilanz des
inneren Weddellmeeres und ihre Varialaitéi diskutiert, Mechanismen der Wechsel-
wirkung der einzelnen Komponenten identifiziert und eine Bilanz df8v&isserein-
trage ins innere Weddellmeer abgeleitet.

4.1 Meereis

4.1.1 Gefrieren und Schmelzen von Meereis
Im Gegensatz zur Eisdecke auf Binnenseen schmilzt Meereis im allgemeinen nicht

am Ort seiner Entstehung, sondern kann unter dem Einflul3 von Wind und Ozean-
strbmunguber Strecken von mehreren tausend Kilometern transportiert werden (Ab-

59
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schnitt 3.3.3). Regionale Unterschiede in der Energiebilanz der ozeanischen Deck-
schicht sorgen daf; dal3 sich Regionen ausbilden, in denen im Jahresmittel mehr
Meereis gebildet als geschmolzen wird. Umgekehrt gibt es Gebiete, in denen mehr
Meereis schmilzt als gefriértDie Bilanz aus lokalem Gefrieren und Schmelzen von
Meereis (Quellternt), in Gleichung 2.18uber einen bestimmten Zeitraum wird als
Nettogefrierratebezeichnet und kann ein positives wie auch ein negatives Vorzeichen
haben.

[ [
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Abbildung 4.1: Nettogefrierrate im nicht mit Schelfeis bedeckten Teil des Weddell-
meeres, gemitteliber 9 Integrationsjahre. Die wellemfiiige Struktur im westlichen
Weddellmeer entlang von 78 ist ein Artefakt der Mittelung und hat keine physikali-
sche Bedeutung.

Die Verteilung der Nettogefrierrate in der Bilan®ér neun Integrationsjahre
(Abb. 4.1) zeigt deutlich dieatimliche Trennung der Gefrier- und Schmelzregionen.
Die Gebiete mit dendchsten Nettogefrierraten liegen entlang dest€ des antarkti-
schen Kontinents. Maxima von rund 4 m/a treten udlgghen Weddellmeer auf. Unter
dem Einflu® der Inland- und Schelfeesttien bilden sich hier katabatische Winde, die
stets ablandig gerichtet sind und besonders im Winter sehr kalte Luftmassen transpor-
tieren. In der Natur verursachen sieisténpolynjas von mehreren Kilometern Breite,
in denen mit hohen Nettogefrierraten Meereis gebildet wird (Markus et al., 1998). Un-

1Aus physikalischer Sicht kann Meereis nicht gefrieren, sondern entsteht durch das Gefrieren von
Meerwasser. Im Interesse einer kurzemgardnten Formulierung wird diese sprachliche Ungenauigkeit
hier und im folgenden in Kauf genommen.
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ter dem EinfluR durchziehender Tiefdruckwirbel, aber auch der Gezeiten, wird das so
produzierte Meereis gegen die Schelfeiskante wedr deformiert und akkumuliert.
Dunne Eisschollen werdarbéreinander geschoben, dickere Schollen brechen und bil-
den Preleisicken. In beiden &len wird die von einem gegebenen Eisvolumen be-
deckte Féche reduziert, so daf3 sich erneut einsstefnpolynja bilden kann.

Das Modell kann diese Prozesse zwaumrilich nicht auftsen, es beschreibt aber
den durch die Strhungen von Luft und Wasser verursachten Wechsel zwischen di-
vergenter und konvergenter Eisdrift und die damit verbundene ErzeugungaareR!”
offenen Wassers. Damit werden die hohen Bildungsraten von Meereis inudeank”
nahen Gitterzellen reproduziert.

Weiter westlich, an der ¥Ste der Antarktischen Halbinsel sind die Nettogefrierra-
ten geringer. Durch konvergente Bewegung, aber auch durch Safterkgi der Drift
entlang der Antarktischen Halbinsel entsteht hier eine stark deformierte Eisdecke, die
auch den 8dsommeuwuberdauern kann. In der Bilanbér ein Jahr ist daher die Netto-
gefrierrate relativ gering; nach Norden hin wird sie sogar negativ.

Mit dem Weddellwirbel und unter dem EinfluR des Windes wird das Meereis aus

warmen Wassermassen des ACC trifft. Hier treten im Mittedr 'neun Integrationsjah-
re Schmelzraten bis zu 1.8 m/a auf.

-09 07 -05 -03 -01 0.1 03 05 07 09 cmd

Abbildung 4.2: Verteilung der Nettogefrierrate im Polarwinter. Dargestellt ist das qua-
siklimatologische Mittel it den Monat August.
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Auch im Winter zieht sich im atlantischen Sektor ein Band mit hohen Schmelz-
raten um das eisbedeckte Gebiet (Abb. 4.2). Verursacht wird dies durch Advektion
von Meereis und von \Afime: Nach Norden aus dem eisbedeckten Gebiet driftendes
Meereis gelangt in Regionen mit deutliclher dem Gefrierpunkt liegender Meeres-
oberfeichentemperatur und schmilzt dort. Dabei wird zwar die ozeanische Deckschicht
abgekihlt, aber oberfichennahe Advektion und turbulente Vermischung sorgetdr
Austausch mit \afmerem Wasser und verlangsamen das Al der oberen Was-
sergiule. Dynamisch-thermodynamische Meereismodelle, in denen der Ozean durch
ein eindimensionales Deckschichtmodell beschrieben wird, verasgigen den Effekt
der Advektion im Ozean und neigen daher (bei gleicher Parameterwahl im Eismodell)
in manchen Regionen dazu, die Eisausdehnungbruscltzen. Im Bereich des ACC
bleiben die Fehler jedoch gering, weil die Westwinddrift die weitere Ausdehnung der
Eisdecke nach Norden verhindert. Rein thermodynamische Meereismodelle dagegen
konnen auch die Drift des Meereises nicht beschreiben; in ihren Simulationen ist das
langjdhrige Mittel der Nettogefrierrate an jedem Punkt null und die Reproduktion der
beoachteten Eisausdehnung ist sehr empfindlich von der ,,richtigen”, der reduzierten
Physik angepal3ten, Wahl der thermodynamischen Modellparametargigh”

In Abb. 4.2 zeigt sich ein ausgedehntes Gebiet mit relativ kleinen Gefrierraten im
inneren Weddellmeer. Diesesd&toimen entsteht erst in der zweitealtt des polaren
Winters: Mit dem Kistenstrom wird bis z0.4°C warmes Wasser in das innere Wed-
dellmeer transportiert. Zu Beginn des Winters ist die Schichtung debddrégenden
Wasseraille noch stark genug, um intensiwagrainmentzu verhindern. Im Laufe des
Winters jedoch wird die Schichtung durch Anreicherung des bei der Meereisbildung
eingetragenen Salzes reduziert, so dal3 vermehrt warmes Wasser in decbbkerfi-
he Wassemile eingemischt und die Gefrierrate kontinuierlich reduziert wird.

4.1.2 SiRwasserflul? an der Oberfiche des Weddellmeeres

Da beim Gefrieren nur ein kleiner Teil des im Meerwasser enthaltenen Salzes in den
Kristallverband eingeschlossen wird, stellt die Meereisbildung aus Sicht des Ozeans
eine Senke von Wwasser dar; umgekehrt bildet das Schmelzen von Meereis eine
SliBwasserquelle. Im gekoppelten Modell BRIOS-2 wird angenommen, dafl} Meereis
einen Salzgehalt von 5 psu hat; beim Gefrieren oder Schmelzen von 1 m Meereis bei
einem Ober#ichensalzgehalt von 34 psu werden dem Ozean also rund 85 @8waS-

ser entzogen bzw. zugggt (vgl. Gleichung 2.59). Zusammen mit dem Eintrag von
SlRRwasser durch das Schmelzen von auf dem Meereis akkumuliertem Schnee und dem
Niederschlag aus der Atmosgie entsteht so dieuBwasserbilanz an der Ozeanober-
flache (Abb. 4.3).

Analog zur Verteilung der Nettogefrieraten (Abb. 4.1) findet sich defdtg”
SliBwassantzugSalzeintrag) entlang derdste des antarktischen Kontinents und be-
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Abbildung 4.3: $iRwasserflu an der Obexdhie des Weddellmeeres, gemitigber
neun Integrationsjahre.

sonders im gdlichen Weddellmeer vor der Kante des Filchner-Ronne-Schelfeises, wo
der Wasseile mehr als 2 m/auBwasser entzogen werden. Die Maxima deSv#&'s-
seeintragediegen zwischen 1.2 und 1.6 m/a und folgen der Verteilung der Schmelz-
gebiete. Der Beitrag aus der Schneeschmelze hafdekéin ausgepgtes Signal; die
Schmelzregionen von Meereis und Schnee sind weitgehend identisichidd der Li-

nie der maximalen Eisausdehnung ist die Differenz aus Niederschlag und Verdunstung
die einzige 8Rwasserquelle.

Unter den Schelfeisgebieten wird demlSvasserflu® durch die Wechselwirkung
zwischen Schelfeis und Ozean bestimmt. In Abb. 4.3 erkennt man, dal3 die durch ba-
sales Gefrieren und Schmelzen verursachigidv&issertisse von derselben @kéen-
ordnung wie die mit der Meereisbildung und -schmelze verbundenen@enek: Die
Prozesse unter dem Schelfeis und ihre Bedeutungli€ Sildwasserbilanz des Wed-
dellmeeres werden im Abschnitt 4.2 diskutiert.
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4.1.3 Exkurs: Die Antarktische Zirkumpolarwelle im inneren
Weddellmeer

In einer Studie von White und Peterson (1996) wird eine Folge von miteinander kor-
relierten Anomalien des Luftdrucks an der Meeresobehi€, der Meridionalkompo-
nente des Windes, der Temperatur der Meeresaiodl und der Eisausdehnung im
Slidpolarmeer beschrieben. Luftdruck, Wind und Meeresamdréiiitemperatur wer-

den jeweils entlang von 56 betrachtet. Bezogen auf den Erdumfang bilden diese
Anomalien eine Welle mit Wellenzahl 2 (in einigen Situationen auch 3), die in acht
bis zehn Jahren einmal um die Antarktis fortschreitet und als Antarktische Zirkumpo-
larwelle (Antarctic Circumpolar WaveACW) bezeichnet wird. Lokal haben die mit

der ACW verbundenen Schwankungen also eine Periodendauer von rund vier Jahren.

Legt man die Daten der ECMWF-Reanalyse zugrund®} Kich eine mit der
ACW verbundene Oszillation auch im inneren Weddellmeer nachweisen: Gleitende
Dreimonatsmittel und besonders Jahresmittel der meridionalen Windgeschwindigkeit
(Abb. 4.4) zeigen periodische Schwankungen, die in Phase mit den Anomalien der
ACW sind. Man erkennt Maxima der nor@dwtigen Luftbewegung in den Jahren 1988
und 1992, Minima in den Jahren 1986 und 1990. Das Jahr 1990 zeichnet sich im Jah-

Diese Oszillation macht sich auch in deber die Fliche des inneren Weddell-
meeres gemittelten Lufftemperatur in 2 nolk& (Abb. 4.5) bemerkbar. Wie in Anbe-
tracht des meridionalen Temperaturgradienten zu erwarten, sindidig&dige und
die nordvartige Anomalie der Atmosgrénstomung in den Jahren 1990 und 1992
mit warmen bzw. kalten Anomalien der obadliennahen Temperatur verbunden. Das
relative Minimum der nordartigen Windgeschwindgkeit des Jahres 1986 und das dar-
auffolgende Maximum im Jahr 1988 sind jedoch nicht mit entsprechenden Anomalien
der oberfichennahen Temperatur korreliert. Auch in den Analysen von White und Pe-
terson sind die Anomalien der Jahre 1986 und 1988 acher ausgepgt als in der
darauffolgenden Periode. Die ACW ist also kein ideales, streng periodisches System;
der Periodendauer von vier Jahren sind weitere Fluktuatioberlagert. In den fol-
genden Abschnitten werden u. a. die Auswirkungen der mit der ACW verbundenen
Variabilitat der Atmosphieuber dem inneren Weddellmeer auf Meereis und Ozean in
dieser Region diskutiert.
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Abbildung 4.4: Gleitende Dreimonatsmittel (oben) sowie Jahresmittel (unten) der
meridionalen (nordartigen) Windgeschwindigkeit in 10 mdté in den ECMWF-
Reanalysen der Jahre 1985-1993, gemitib#r die Féiche des inneren Weddellmee-
res.
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Abbildung 4.5: Gleitende Dreimonatsmittel (oben) sowie Jahresmittel (unten) der Luft-
temperatur in 2 m dhe in den ECMWF-Reanalysen der Jahre 1985-1993, gemittelt
Uber die Féiche des inneren Weddellmeeres.
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4.1.4 Saisonale und zwische@hrliche Variabilit at (1):
Meereisbildung und -export

In einer Zeitserie des mit der Meereisbildung verbundeng®wasserflusses in das
innere Weddellmeer erkennt man in der Simulation einen auagepr Jahresgang von
Gefrieren und Schmelzen (Abb. 4.6). Typische Maxima der Monatsmittellesdie
Flache des inneren Weddellmeeres integrierte®v&isserflusses liegen zwischen 200
und 300 mSv{ mSv = 10° m? s71); die einzelnen Jahresmittel liegen zwischen 18
und 59 mSy, das Mittalbber neun Integrationsjahre bagi"33.7 mSv.

Dem inneren Weddellmeer werden im Mittdder neun Integrationsjahre also rund
102 m? StiRwasser pro Jahr entzogen, die mit dem Meereis aus dem inneren Weddell-
meer exportiert werden. Monatsmittel des mit der Eisdrift verbunden@w&sserex-
portsuber die Linie Kapp Norvegia - Joinville Island (Abb. 4.7) zeigen einen der Eis-
produktion sehahnlichen Jahresgang. Zwar kann Meereis durch dynamische Effekte
komprimiert oder gestaut werden, zudem ist der Widerstand gégerDeformation
abhéngig von der Eisdicke; dennoch sind die Maxima des Eisexports aus dem inne-
ren Weddellmeer gegebér den Maxima der Meereisbildung in diesem Gebiet nur um
wenige Wochen verschoben. Im Gegensatz zur Eisbildung erfolgt der Eisexport jedoch
stoBweise in einzelnen, haugtéilich durch die Variabilét des Windfeldes gepgten
Ereignissen.

Im Gegensatz zu den Zeitreihen ddéonatsnittel ist die Verknipfung zwischen den
Jahresnitteln der Eisproduktion und des Eisexports nicht offensichtlich; insbesondere
sind Auswirkungen von Anomalien der Eisproduktion auf den Eisexport im selben
oder im Folgejahr nicht festzustellen. Da Teile des Weddellmeeres auch im Sommer
eisbedeckt bleiben, die G8é dieser Eiche aber sehr variabel ist, verwischt das darin
gespeicherte Eisvolumen die Beziehung zwischen Eisproduktion und Eisexport.

Umgekehrt &3t sich jedoch eine Beziehung zwischen dem Eisexport und der Eis-
produktionim Folgejahrherstellen. Dem starken Eisexport des Jahres 1992 folgt eine
positive Anomalie der Eisbildung im Jahre 1993 alwénd des sommerlichen Mi-
nimums der Eisausdehnung in den Simulationsmonaten Febraiar/M93 ist der
slidwestliche Kontinentalschelf fast eisfreso daR mit Einsetzen des Polarwinters
grol3e Mengen Meereis produziert werdemién. Dieses Ereignis ist mit der Phase der
im vorigen Abschnitt beschriebenen Antarktischen Zirkumpolarwelle konsistent: Der
Winter 1992 zeichnet sich durch eine positive Anomalie des meridionalen (aciw”
gerichteten) Windschubs im inneren Weddellmeer (Abb. 4.4) aus.

2Wie im Kapitel 3 beschrieben untersitat das Modell die Eisausdehung im sommerlichen Mini-
mum. In Fernerkundungsdaten zur Eiskonzentration des Jahres 1993 (Heygster et al., 1996) ist zwar der
Kontinentalschelf nicht eisfrei, jedoch weist auch hier die sommerliche Eisausdehnung eine deutliche
negative Anomalie auf.
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Abbildung 4.6: Monats- (oben) und Jahresmittel (unten) des mit der Meereisbildung
verbundenen @wasserentzugs aus dem inneren Weddellmegss€linit positivem
Vorzeichen sind aus dem Ozean hinaus gerichtet und kennzeichnen Eisbildung. 1 mSv
=10 m? s L.
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Abbildung 4.7: Monats- (oben) und Jahresmittel (unten) des NettoexportaNgweS-

ser durch die Drift von Meereis und Schngeer den Rand des inneren Weddellmee-
res. Ein positives Vorzeichen kennzeichnet den Export aus dem inneren Weddellmeer.
1 mSv=10m?s '
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Ahnlich, allerdings nicht so ausgequf; ist die Korrelation zwischen den positiven
Anomalien des Eisexports im Jahre 1987 und der Eisbildung im Jahre 1988; jedoch ist
hier keine Verbindung zur ACW festzustellen.

Comiso und Gordon (1998) haben gezeigt, dafd auf Winterperioden mit grol3er Eis-
ausdehnung (1980, 1984, 1987 und 1992) Sommer mit geringer Eisausdehung (1981,
1985, 1988 und 1993) folgen. Umgekehrt sind Winter mit geringer Eisausdehung
(1982, 1990, 1993) mit relativ groRer Eisausdehung im folgenden Sommer (1983,
1991, 1994) verkapft. Auf positive Anomalien der Wintereisausdehung im atlanti-
schen Sektor desu8lipolarmeeres folgen also negative Anomalien der Sommereisaus-
dehnung und umgekehrt — ein Hinweis darauf, daf? die Maxima der Eisausdehung nicht
durch goRReres Eisvolumen sondern durch vermehrten Eisexport aus dem inneren Wed-
dellmeer entstehen, der im Folgejahr durch vermehrte Eisbildung ausgeglichen wird.

Die ausgepmgte negative Anomalie des Eisexports im Simulationsjahr 1990 ist
konsistent mit dem im Mittelwdwértigen meridionalen Windschutbér dem inneren
Weddellmeer. Auf die Meereisbildung in diesem Gebiet hat dieses Ereigriglzsin”
keinen sichtbaren Einflu3; es sabt sich jedoch im Salzeintrag auf dem Kontinental-
schelf nieder, dessen Rolle bei der Wassermassenbildung in Abschnitt 4.1.5 diskutiert
wird.

Vergleich mit Messungen

Betrachtet man statt des mit dem Eisexport verbunden@wa&sserflusses direkt den
Volumenexport von Eis, edlf' man eine mit Abb. 4.7 qualitativ identische Zeitserie.
Der mittlere Volumenexporber neun Integrationsjahre bagt (42 + 26) - 10° m3 s *

und liegt damit recht nahe an dem von Harms et al. (1999) aus ULS-Messungen f"
denselben Zeitraum abgestrten Eisexport vomu6 + 8) - 10° m? s~'. Die Uberein-
stimmung der einzelnen Jahresmittel mit der aus Beobachtungen aaigéscizeitse-

rie des Eisexports ist gering; jedoch sind beide Zeitreihen mit einigen Unsicherheiten
behaftet. Das gekoppelte Modell BRIOS-2 unteedzhdas Eisvolumen im nordwestli-
chen Weddellmeer und damit auch den Eisexport in dieser Region; die &bhsalgéen

von Harms et al. verwenden eine empirische Beziehunglie Berechnung des Eis-
exports in den nicht durch ULS-Messungen abgedeckten Jahren und ein lineares Eis-
driftmodell mit vereinfachenden Annahmen, das keine zwisakeh¢he Variabilitit

des Ozeanstromes oder der interneafta’im Eis kennt; die Eisdrift wird in diesem
Modell (Thorndyke und Colony, 1982; Kottmeier und Sellmann, 1996) diagnostisch
aus dem Windfeld undaimlich variablen aber zeitlich konstanten komplexen Parame-
tern abgeleitet. Eine quantitatitereinstimmung der einzelnen Jahresmittelwerte ist
daher nicht ohne weiteres zu erwarten.
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4.1.5 Saisonale und zwische@hrliche Variabilit at (2):
Wassermassenbildung

Im Abschnitt 3.1 ist die Wassermassenstruktur im Weddellmeer im Mitiet heun
Integrationsjahre ealitert worden. Vergleicht man das 9-Jahres-Mittel (Abb. 3.1) mit
klimatologischen Monatsmittelruf Marz und September (Abb 4.8alk eineuberra-
schend geringe saisonale Varialaitifiuf. Zwar erkennt man einen ausgegien Jahres-

gang in der Temperatur der leichten, otsziénnahen Wassermasseng 34.4); die
Variationen der auf dem Kontinentalschelf liegenden dichten, salzreichen Wassermas-
sen sind jedoch gering. Die Wassauks auf dem Kontinentalschelf ist fast gaatzjig

mit Meereis bedeckt; in der kurzen eisfreien Periode des Polarsommers kann sich die
Temperatur auch an der Obarhe nicht weit vom Gefrierpunkt entfernen. Die stabile
Schichtung im Sommer verhindert zudem eine vertikale Vermischung und das aus den
Kavernen swinende Eisschelfwasser sorgt bessindige Kihlung.

28, 0
<8, 0

Tt b T

3.0 \ I | | A -3.0
34.0 34.2 34.4 34.6 34.8 35.0 34.0 34.2 34.4 34.6 34.8 35.0

Abbildung 4.8: Mittlerer Jahresgang ifd-S-Diagramm des Weddellmeeres. Darge-
stellt sind simulierte klimatologische Monatsmittel vorah“(links) und September
(rechts). Farben wie in Abb. 3.1.

Salzreiches Schelfwasser (HSSW) rfit> 34.75 ist im Jahresmittel und auch
im klimatologischen Jahresgang nicht oder nur sehr schwachsenptiért. Eine Ana-
lyse der einzelnen Monatsmittel zeigt jedoch, dal’ die zwiseheinghe Variabilitit
hier deutlich loher ist als die saisonale. Dt@-S-Diagramme in Abb. 4.9 illustrie-
ren die Veainderungen in den Eigenschaften der Wassermassen auf dem Kontinental-
schelf zwischen den Wintermonaten August 1991 und August 1992r&vid auf dem
Kontinentalschelf im Winter 1991 kein Wasser mit Salzgehalteer 34.67 anzutref-
fen ist, ist nur ein Jahr spér eine vergleichsweise grof3e Menge hochsalinen Schelf-
wassers entstanden, das Salzgehalte bis 34.85 aufweist. Dies hat auch Auswirkungen
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auf den Wassedkper in der Kaverne unter dem Filchner-Ronne-Schelfeis, die im Ab-
schnitt 4.2.1 eingehend beschrieben werden.

28, 0

Tf

-3.0 \ T Y| | T -3.0 \ 17 Y | T
34.0 34.2 34.4 34.6 34.8 35.0 34.0 34.2 34.4 34.6 34.8 35.0
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Abbildung 4.9: Zwischemghrliche Variabilitit der Wassermassen auf dem Kontinen-
talschelf im©-S-Diagramm des Weddellmeeres. Dargestellt sind Monatsmittel von
August 1991 (oben links) und August 1992 (oben rechts), sowie eine Zeitreihe des mit
der Meereisbildung verbundenen@vasserentzugs auf dem Kontinentalschelf (unten
links). Die schraffierte Richetber Konturlinien der Bodentopographie (unten rechts)
kennzeichnet das Testgebiet. Farben wie in Abb. 3.1.
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Eine Zeitserie des mit der Meereisbildung verbundenev&issereintragshér
dem Kontinentalschelf (Abb. 4.9 unten) verdeutlicht den EinfluRl des Meereises auf
diese Variabilat. Im Mittel Giber 9 Integrationsjahre werden der Wasaeles Uber
dem Kontinentalschelf rund 15 mSw®wvasser entzogen. Man erkennt den saisona-
len Wechsel zwischen Gefrieren und Schmelzen, sieht aber auch eine agsgejpini-
schenghrliche Variabilitit, die, wie im folgenden gezeigt wird, zum Teil als ACW-
Signal interpretiert werden kann.

In den Jahren 1985 bis 1989 ist der Jahresgang dBw/&serflusses weitgehend
statiorar mit etwa konstanter Amplitude; ein Zusammenhang mit der Phase der ACW
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ist nicht erkennbar. Di®-S-Diagramme @i diesen Zeitraumatineln stark den klima-
tologischen Mitteln aus Abb. 4.8.

Als Folge der im Mittel sidwértigen Meridionalkomponente des Windschubs an
der Oberfiiche des Weddellmeeres im Jahre 1990 (Abb. 4.4) liegt auch der Eisexport
aus dem inneren Weddellmeer im Simulationsjahr 1990 deutlich unter dermaheaunj”
gen Mittel (Abb. 4.7). Das auf dem Kontinentalschelf gebildete Meereis kann die-
sen nicht verlassen, so dal3 die weitere Eisbildung reduziert wird. Auch im Sommer
1990/91 ist der Eisexport noch reduziert, so dal3 die Eisbedeckahgend des som-
merlichen Minimums (in der Beobachtung und in der Simulation) urdich grol3
bleibt. Insgesamt wird so die winterliche Eisbildung in den Simulationsjahren 1990
und 1991 reduziert.

Die Winterhalbjahre 1990 und 1991 sind also durch urgdeMich geringen
SliBwasserentzug gekennzeichnet. In diesem Zeitraum verschwindet das salzreiche
Wasser vom Kontinentalschelf, so daf} sich auch die Charakteristiken des in die
Schelfeis-Kaverne einstmienden Wasseendern. Die nun entstehenden Wassermas-
sen sind zu leicht, um zur Erneuerung des Weddellmeerbodenwassers beizutragen.

Das Simulationsjahr 1992 dagegen ist durch eine positive Anomalie desamtirdw™
gen Windschubs gekennzeichnet. Wie beschrieben ist damit eine positive Anomalie des
Eisexports verbunden, so dal? in diesem und im folgenden Winter dianktesEisbil-
dung auf dem Kontinentalschelf und der damit verbundarf@@&sserentzugif eine
Erneuerung des hochsalinen Schelfwassers sorgen. Es entsteht sehr salzreiches Wasser
(S > 34.8), das sich zum Teil mit dem Modifizierten Warmen Tiefenwasser mischt und
so die Eigenschaften von Weddellmeerbodenwasser annimmt. Auf diese \Abés n”
sich die Wassermassenstruktur kontinuierlich wieder dem quasiklimatologischen Mit-
tel (Abb 4.8) an.

In der Natur wirde ein Teil des neu gebildeten salzreichen Wassers am Kontinen-
talhang entlang auf den Boden des zentralen Weddellbecken absinken und dort zur
Erneuerung des Weddellmeerbodenwassers (WSBW) beitragen. Dieser Transport ge-
schieht vorwiegend in Form von einzelnen, isolierpdimes die sich mit hoher Ge-
schwindigkeit und wenig Vermischung mit umliegenden Wassermassen den Hang hin-
unter ausbreiten. Solch@dumeshaben typischerweise eine horizontale Ausdehnung
von einigen Kilometern (Baines und Condie, 1998) und werden entlang uockeR”
oder Schluchten im Meeresboden geft’ (Jungclaus und Backhaus, 1994; Jungclaus
et al., 1995). Das Modell kann diese Prozesse nichbsefi unduberschitzt die Ver-

3Generell lohnen hydrostatische Modelle der Ozeanzirkulation das Absinkerpkonesdichten
Wassers entlang des Kontinentalhangs nicht realistisch beschreiben. Dies gilt insbesondeuwe auch f~
Modelle, in denen die Bodentopographie durch Stufen approximiert wird. Dennoch ist mit solchen Mo-
dellen eine Reihe von Studien durchgieft wurden, in denen der Einflul? der Meereisproduktion auf die
Bodenwasserbildung untersucht wurde (z. B. Kim urasS¢l, 1998). In diesen Simulationen erfolgt die
Bodenwasserbildung jedoch durch Konvektion im offenen Ozean des zentralen Weddellmeeres, was in
Widerspruch zu Beobachtungen steht.
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mischung mit den umliegenden Wassermassen. Die Dichte des so produzierten Wassers
ist nicht hoch genug, um bis zum Boden zu sinken; stattdessen werden diese Wasser-
massen im Bereich des Weddellmeertiefenwassers (WSDW) eingeschichtet.

Ein weiterer Teil der auf dem Kontinentalschelf produzierten Wassermassaftverl”
diesen in Richtung Nordwesten und breitet sich entlang des westlichen Kontinental-
hangs nach Norden aus (Muench und Gordon, 1995). Auch in der Simulation lassen
sich in den bodennahen Schichten isolierte Pakete von Wasser mit Eigenschaften des
WSBW entlang des Kontinentalhanges im westlichen Weddellmeer, vorutge Kiés
Larsen-Schelfeises, in Richtung Norden verfolgen. Rund 18 Monate nach ihrer Ent-
stehung erreichen sie die Spitze der antarktischen Halbinsel und verlassen das Wed-
dellmeer durch die Scotia-See. Die quasiperiodische Schwankung des meridionalen
Windschubs im ofdlichen Weddellmeer und die dadurch erzeugten Variationen des
Bodenwasser-Ausstroms sind also um etwa eine halbe Peradenegeneinander
versetzt.

Offen ist noch die Frage, warum ein Zusammenhang zwischen der ACW und der
Bodenwasserproduktion nurrfdie Jahre 1990-1993 besteht, jedoch niochtiEn Zeit-
raum 1985-1989. Wie im Abschnitt 4.1.3 beschrieben sind Anomalien deradiefi-
nahen Lufttemperatur nuufdie Periode 1990-1993 konsistent mit den Fluktuationen
der Meridionalkomponente des Windes. Das Maximum des nantityeih Windschubs
im Jahr 1988 ist im Gegensatz zu 1992 nicht mit einer kalten Anomalie der Lufttem-
peratur verbunden. Die Monatsmittel der Lufttemperatur (Abb. 4.5 oben) zeigen, dal3
die zwischerahrliche Variabilitit dieser GolRe von Variationen der mittleren Tempe-
ratur im Winter bestimmt wird. \&hrend 1992 als sehr kalter Winter aallff " wird der
Winter 1988 vergleichsweise warm beschrieben. Gelgen1992 wird die Eisbildung
in 1988 dadurch reduziert, so daf3 auch der Eisexport nur 1992, nicht jedoch 1988 ein
ausgepaigtes Maximum aufweist.

Auch die Minima des nordartigen Windschubs in den Jahren 1986 und 1990 sind
unterschiedlich ausgeggt: Im Jahre 1986 ist der mittlere Windschub noch nandig”
gerichtet, véhrend 1990 das Jahresmittddei das innere Weddellmeer nacthdsi
zeigt. Deutlich zu erkennen ist diadwértige Anomalie in den Monatsmitteln am Ende
des Winters 1990. Sie verursacht den unglemich geringen Eisexport in diesem Jahr
und die geringe Eisbildung im folgenden Winter.

Die Periode 1990-1993 unterscheidet sich gagenden Jahren 1985-1989 also

4In seinen Auswirkungen auf die Meereisverteilung hatte sich diesaeaden bereits atirend

der Vorarbeiten zur Meereismodell-Studie von Timmermann (1997) gezeigt. Der zum Winterende 1990
auftretende wdwartige Windschubutlirte in dem dort angewandten ungekoppelten Meereismodell zu
einer Akkumulation des Eisvolumens imdlichen Weddellmeer. Das gestaute, stark deformierte Meer-
eis loste sich im Fuhjahr 1992 von der Kste ab und verliel3 das Weddellmeer nach Norden. Versuche,
dieses (in der Meereisgruppe mit dem Arbeitstitel ,,Weddell Blubb” versehene) ,,Problem” zu beheben,
blieben weitgehend erfolglos. Nach der hier vorgestellten Analyse stellt sich der ProzelR nun als Teil
einer natiflichen Variabiligit dar.
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durch ausgepgjtere Extrema, so dal3 sie auch deutlichere Reaktionen der Meereis-
bildung auf dem Kontinentalschelf und damit der Wassermassenproduktion in diesem
Gebiet hervorruft.

An dieser Stelle sei daran erinnert, dal3 die hier verwendeten Daten der ECMWF-
Reanalyse ebenfalls Modellergebnisse sind, in die jedoch Daten aus dem weltweiten
meteorologischen Mel3netz assimiliert wurden. &% Kich im Rahmen dieser Studie
nicht puifen, ob die beschriebenen Unterschiede zwischen den beiden Perioden 1985—
1989 und 1990-1993 realistisch sind, oder ob Modelldefizite oder eine schlechtere Da-
tenbasis zu einer unvolktdigen Beschreibung der erstenffJahre geaffirt haben. So
stellen die hier diskutierten Resultate nicht in erster Linie Beschreibungen des Zustands
des Weddellmeeres in den einzelnen Jahren 1985 bis 1993 dar; sie sind stattdessen als
Aussageruber die Wechselwirkungen und dieoglichen Reaktionen des gekoppel-
ten Systems Meereis-Ozean auf unterschiedliche Anregungen aus der Aamsozph”
verstehen.

4.1.6 Einflul3 der Meereisbildung auf die Wassermassenstruktur
des Weddellmeeres

In den vorangegangenen Abschnitten konnte gezeigt werden, dafd die Eigenschaften
des Wassexk’pers auf dem Kontinentalschelf innédiestlichen Weddellmeer erheb-
licher Variabilitit unterworfen sind, wobei die zwischahjlichen Fluktuationen der
Meereisbildung mit diesen Schwankungen eng korreliert sind. Um einen Eindruck vom
Einflul3 der Meereisbildung auf die Eigenschaften der Wassermassen des gesamten in-
neren Weddellmeeres zu erhalten, wurde ein Sensitbakperiment durchgdfirt, in

dem der mit der Meereisbildung und -schmelze verbundene Salz- bRwSseraus-

stol3 vollséindig eliminiert wurde. Eisdicke und Eiskonzentration werden in diesem
Experiment konstant auf null gesetzt. Die Zwangsbedingung, daf} die Wassertempe-
ratur nicht unter dern sit-Gefrierpunkt fallen kann, wird jedoch aufrechterhalten.
Nach Abkuhlung der Oberéichenschicht auf die Gefrierpunktstemperatur wird weite-

rer Warmeverlust also ausgeschlos&en.

SEine weitere Hypothese zu dieser Frage basierte auf der zyklischen Wiederholung der Antriebsda-
ten, durch die zwischen den Maxima 1988 und 1992 eine Periodendauer von vier Jahreraleghdv™
(Uber derrestartdes Modells hinweg) zwischen 1992 und 1988ffintegrationsjahre liegen. Unter der
Annahme, dal? Meereis und Ozean eine zur ACW passende Eigenfrequenz halbendas System
im Zeitraum 1985-1989 aulRer Phase geraten. Um diagbewpiifen, wurde ein Experiment durch-
gefiihrt, in dem nur die Daten der Jahre 1986-1993 zyklisch wiederholt wurden. Die Resultate dieses
Experiments unterscheiden sich jedoch qualitativ nicht von der Referenzsimulation.

SHinsichtlich des Wfmeflusses an der Ozeanokmsfié entspricht dieser Ansatz einearo order
Eismodell, wie es in Ozeanmodellen, die nicht vorrangig an den Prozessen in hohen Breiten interessiert
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Referenzexperiment Sensitivitatsexperiment: kein Meereis
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Abbildung 4.10:0-S-Diagramme vom August des neunten Integrationsjahres (Mo-
natsmittel) im Referenzexperiment (links) und in einem Experiment, in dem die mit
der Meereishildung verbundeneunfSiassertlsse vernachksigt werden (rechts).

Die Vernachéissigung des Salzeintragsft zu einer raschen Umstellung der Was-
sermassenstruktur. Die dichten, salzreichen Wassermassen auf dem Kontinentalschelf
werden nicht mehr erneuert; das (Modifizierte) Warme Tiefenwasser mischt sich mit
dem neuen, im Sommer recht warmen, OlaetiEnwasser, das im Laufe der ersten 4
bis 5 Integrationsjahre bis ca. 33.5 psu aua@ésvird. Durch den fehlenden Salzein-
trag wird die winterliche Deckschichtvertiefung stark reduziert: Die Ausbildung einer
abgegrenzten Schicht von Winterwasseraltttind Modifiziertes Warmes Tiefenwas-
ser und das Obedthenwasser mischen sich haaptdich durch Diffusion entlang
des Salz- und Temperatur-Gradienten. Auf dem Kontinentalschelf werden keine Was-
sermassen mit eineohéren Dichte als die des Warmen Tiefenwassers mehr gebildet;
damit existiert die Quellwassermasse Weddellmeerbodenwasser nicht mehr, und
auch der gro3e Wassenper des Weddellmeertiefenwassers wird erodiert (Abb. 4.10).
Auch im Referenzexperiment gibt es im Winter an der Obehi&" Wasser mit einem
Salzgehalt um 33.5; sein Volumen nimmt jedoch nicht im Laufe der Jahre zu.

Setzt man die Integration fort, bauen sich die Tiefen- und Bodenwassermassen
weiter ab, die Eigenschaften der obactiennahen Schichten bleiben jedoch weit-
gehend unveridert. Der Jahresgang der Meeresohen#ntemperatur ist gegdyer
dem Referenzexperiment deutlich vex§eit: Da es keine Eisdecke gibt, kann die
anderenfallsdi das Schmelzen von Meereis imuRjahr bewtigte Warmemenge di-

sind, angewandt wird (z.B. in Rahmen von DYNAMO; DYNAMO Group, 1997); in solchen Modellen
wird jedoch i.a. der Salzgehalt zu klimatologischen Feldern relaxiert undlextiier implizit noch
Informationeruber die Meereisbildung.
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rekt zur Ervarmung der obeichennahen Schichten des Ozeans genutzt werden. Die
Erwarmung beginnt daher 2 bis 3 Monate zuhind die Meeresobeaithentempera-
tur im Sommermaximum liegt um 1 bis@ héher als im Referenzexperiment.

Im Widerspruch zu den Aussagen von Toggweiler und Samuels (1995) lassen die
Resultate dieser Experimente also den Schluf® zu, daf3 die Meereisbildung auf dem
Kontinentalschelf im gdwestlichen Weddellmeer eine notwendige Bedingumglfé
Bildung von Weddellmeerbodenwasser und damit letztlichifé Erneuerung des Ant-
arktischen Bodenwassers im Atlantik und im Weltozean darstellt.

4.2 Schelfeis

Wie in Kapitel 2 dargestellt, verwendet das hier vorgestellte Modell einheitliche Be-
schreibungenui die Thermodynamik von Meereis und Schelfeis. Im Gegensatz zu an-
deren Modellen der Schelfeis-Ozean-Wechselwirkung (z.B. Hellmer und Olbers, 1989;
Hellmer et al., 1998) wird hier die situ-Gefrierpunktstemperatur nicht diagnostisch

aus einer Salzbilanz an der Grearzttie zwischen Schelfeis und Ozean bestimmt, son-
dern ist (wie auch bei Gerdes et al., 1999) eine einfache Funktion des Salzgehalts in
der obersten Schicht des Ozeanmodells und des Drucks an der Schelfeis-Basis. Um zu
untersuchen, wie sensitiv die Schelfeis-Ozean-Wechselwirkung gegeriner Ver-
einfachung des Ansatzes ist, wurde neben dem Referenzexperiment eine Integration
durchgetihrt, in der an den mit Schelfeis bedeckten Gitterpunkten das von Beck-
mann et al. (1999) beschriebene, auf der Arbeit von Hellmer et al. (1998) basieren-
de Modell der Schelf-Ozean-Wechselwirkung eingesetzt wurde. In diesem Abschnitt
werden die beiden Simulationen verglichen und Charakteristiken der Schelfeis-Ozean-
Wechselwirkung sowie die Variabitén des Systems diskutiert.

4.2.1 Filchner-Ronne-Schelfeis
Mittlere Gefrier- und Schmelzraten

Ein Vergleich der so simulierten Gefrier- und Schmelzraten (Abb. 4.11) unter dem
Filchner-Ronne-Schelfeis zeigt, daf® auch der vereinfachte Ansatz in der Lage ist,
die wesentlichen Merkmale der Schelfeis-Ozean-Wechselwirkung zu reproduzieren.
In beiden Simulationerufirt die Zirkulation unter dem Schelfeis zur Entstehung aus-
gedehnter Gebiete mit basalem Schmelzen. Mudlich des im Modell zu einer In-

sel zusammengefal3ten Komplexes aus Henry und Korff Ice Rise und den Doake Ice
Rumples werden in einem ausgedehnten Gebiet bis zu 30 cm marines Eis pro Jahr
angefroren.

Die hochsten Schmelzraten finden sigbeir dem Filchnergraben unddich von
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Abbildung 4.11: Verteilung der Schmelzraten an der Basis des Filchner-Ronne-
Schelfeises im Referenzlauf (links) und in einer Simulation mit diagnostischer Be-
rechnung des Salzgehalts an der Grextf€ zwischen Schelfeis und Ozean (rechts).
Dargestellt ist die ghrliche Schmelzrate [m/a] im Mittalber 9 Integrationsjahre.
Abkurzungen: Bl = Berkner Island, HK = Henry/Korff Ice Rises.

Berkner Island unmittelbarandlich der Aufsetzlinie grounding ling des Foundation

Ice Stream. Hier kommt vom Kontinentalschelf her eiostendes salzreiches Schelf-
wasser (HSSW) unmittelbar in Kontakt mit der Unterseite des Schelfeises (vgl. Ab-
schnitt 2.3). Die Temperatur des eimstrénden Wassers liegt nah an seinem Ober-
flachengefrierpunkt, also zwischern.8 und —1.9°C. Derin situ-Gefrierpunkt nahe

der Aufsetzlinie, wo die Unterseite des Schelfeises zwischen 900 und 1000 m tief un-
ter dem Meeresspiegel liegt, liegt dagegen-b2i6°C, so dal hier bis zu 3 m Eis pro
Jahr geschmolzen werden.

Das hierbei abgaklilte Wasser strmt 6stlich des Henry Ice Rise nach Norden in
Richtung rasch abnehmender Schelfashtigkeit und damit abnehmenden Drucks
(Abb 4.12). Hierbei steigt dim situ-Gefrierpunktstemperatubér die aktuelle Tempe-
ratur, so daf3 (als Reaktion auf diresitui-Unterkihlung) Eispéittchen gebildet werden,
die in der Wassesrile aufsteigen und sich unter dem Schelfeis anlagern. So entste-
hen die naichtigen Korper aus marinem Eis, die unter dem zentralen Ronne-Schelfeis
gefunden wurden (Oerter et al., 1992). Marines Eis entsteht in der Simulation auch
entlang der Kistenlinie, wo die Schelfeisdicke zum Rand hin abnimmt.

Der im Referenzlauf verwendete einfache, der Beschreibung im Meereismodell ent-
sprechende Ansataifden WArmeaustausch an der Unterseite des Schelfeises liefert in
der @umlichen Verteilung der Schmelz- und Gefrierraten ausggpré Maxima und
Minima als die Beschreibung mit diagnostischer Saditsibestimmung (Abb. 4.11).
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Abbildung 4.12:Uber neun Integrationsjahre gemittelted®titingsgeschwindigkeit in

der obersten Schicht unter dem Schelfeis (Vektoren) und der Tiefgang des Schelfeises
(farbkodiert). Abkirzungen: RSI = Ronne-Schelfeis, FSI = Filchner-Schelfeis, Bl =
Berkner Island, HK = Henry/Korff Ice Rises.

Die Uber die Féiche des Filchner-Ronne-Schelfeises gemittelte Schmelzrate jedoch un-
terscheidet sich kaum: Sie bagt 29.8 cm/a in der Referenzintegration und 29.2 cm/a
in dem Experiment mit dem Schelfeismodell von Hellmer et al. (1998).

Zwischenjahrliche Variabilit &t

Eine Studie von Gerdes et al. (1999), in der die Zirkulation unter dem Filchner-Ronne-
Schelfeis in deutlich dfierer Aufbsung, aber mit konstanten, vorgeschriebenen Rand-
bedingungen untersucht wurde, zeigt eine qualit@atimliche Verteilung von Gefrier-

und Schmelzregionen. Zwar wird in diesem Modell eine kleinere Ausdehung der Ge-
frierregion an der Unterseite des zentralen Ronne-Schelfeises prognostiziert, doch sind

"Frithere Abschtzungen der mittleren Schmelzrate unter dem Filchner-Ronne-Schelfeis spannen
einen Wertebereich von rund 10 cm/a (Gerdes et al., 1999) bis 45 cm/a (Determann, 1991) auf.
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die maximalen Anfrierraten mit mehr als 2 m/a deutlicingri. Zudem fehlt der Streifen
hoher Schmelzraten unter dem Filchner-Schelfeis, der in beiden mit BRIOS-2 genutz-
ten Schelfeis-Modellen ausgegtist. Dieses Signal entsteht im gekoppelten Modell
hauptsichlich in den Modelljahren, in denen grol3e Mengen HSSW gebildet werden
(vgl. Abschnitt 4.1.5). In diesen Jahren werden maximale Schmelzraten von 2.5 m/a
unter dem Filchner-Schelfeis erreichtawénd in anderen Jahren die Schmelzraten
zwischen 1 und 1.5 m/a liegen. Weitere Gebiete hoher saisonaler und interannualer
Variabilitat liegen westlich von Berkner Island und entlang deste am westlichen
Rand des Ronne-Schelfeises. Untersuchungen mit simulierten Partikeltrajektorien im
ungekoppelten Ozeanmodell BRIOS-1 zeigen, dal3 dies konsistent mit den Pfaden ist,
auf denen die auf dem Kontinentalschelf gebildeten salzreichen Wassermassen in die
Kaverne unter dem Filchner-Ronne-Schelfeis eindringen (M. Schodlok, pers. Mittei-

lung).

Die Kaverne unter dem Schelfeis ist also kein abgeschlossenes System, sondern
wird in hohem MalRe von den Voaggen auf dem Kontinentalschelf, also im offenen
Ozean, beeinfluf3t. Hier spielt die Bildung von Meereis eine entscheidende Rolle, denn
sie bestimmt die Dichteverteilung auf dem Kontinentalschelf. In den Monaten von Mai
bis Oktober, also in der Zeit der Meereisbildung, werden auf dem flachen Kontinental-
schelf Wassermassen mit hoher Dichte gebildet, die zum Teil in die Schelfeiskaverne
eindringen.

Die Zirkulation unter dem Schelfeis bewegt sich dabei zwischen zwei Moden, die
von der Dichteverteilung auf dem Kontinentalschelf gepriverden: Im ersten Fall
(Abb. 4.13) liegen die Wassermassen mit dectisten Dichte im Westen des Konti-
nentalschelfsuber dem Westhang des Ronnetrogs. In dieser SituatiomsiVasser
vom Kontinentalschelf durch den Ronnetrog in die Schelfeiskaverne, was zu hohen
Schmelzraten an der Basis des westlichen Ronne-SchelfatstsEntsprechend dem
Dichtegradienten entlang der Schelfeiskante bildet sich unter dem Ronne-Schelfeis ei-
ne antizyklonale Zirkulation aus, die auch um Berkner-Island herum reicht. Unter dem
Filchner-Schelfeis dagegen befindet sich eine schwache zyklonale Zirkulation, die Eis-
schelfwasser (ISW) entlang der Og#té von Berkner Island (also am Westhang des
Filchnergrabens) nach Norden transportiert. Hierbei wird am nordwestlichen Ende des
Filchner-Schelfeises marines Eis gebildet. Diese auch aus anderen Betrachtungen be-
kannte Anfrierzone (Grosfeld et al., 1998) zeigt ein ausagi@s zwischeajirliches
Signal:
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Abbildung 4.13: Charakteristika der Schelfeis-Ozean-Wechselwirkung in einer Situa-
tion mit dem Dichtemaximum am westlichen Rand des Kontinentalschelfs (September
1989). Dargestellt sind Monatsmittel der Dichte an der Oben# (oben links), der
Strdmung in der obersten Modellschicht (oben rechts), der vertikal integrierte Trans-
port (unten links) und die Schmelzraten unter dem Filchner-Ronne-Schelfeis (unten
rechts). Die Pfeile deuten die charakteristischen Merkmale der regionalen Zirkulation
an. Die dicken schwarzen Linien kennzeichnen den Verlauf der Schelfeiskante.
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Abbildung 4.14: Charakteristika der Schelfeis-Ozean-Wechselwirkung in einer Situa-
tion mit dem Dichtemaximunaor Berkner Island (September 1992). Dargestellt sind
Monatsmittel der Dichte an der Obextkie (oben links), der Smiung in der obersten
Modellschicht (oben rechts), der vertikal integrierte Transport (unten links) und die
Schmelzraten unter dem Filchner-Ronne-Schelfeis (unten rechts). Die Pfeile deuten
die charakteristischen Merkmale der regionalen Zirkulation an. Die dicken schwarzen
Linien kennzeichnen den Verlauf der Schelfeiskante.
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Wahrend sie im Mitteliber neun Integrationsjahre (Abb. 4.11) kaum in Erscheinung
tritt, sind in einzelnen Jahren Anfrierraten um 1.5 m/a zu beobachten. In den Expe-
rimenten von Gerdes et al. (1999) ist diese zyklonale Zirkulation im Filchnergraben
standig vorhanden und erheblictastér ausgepmt, so dal® auch die Anfrierzone an
der Nordwestecke des Filchner-Schelfeises recht markant ist. Die Simulationen mit
BRIOS-2 legen dagegen den Schlul? nahe, dal’ sowohl die Zirkulation im Filchnergra-
ben als auch das Anfrieren marinen Eises petfich von Berkner Island erheblicher
saisonaler und zwischatjilicher Variabilitit unterworfen sind.

Die entgegengesetzte Situation tritt auf, wenn das dichteste Wassich von
Berkner Island zu finden ist, wie es in den Jahren mit hoher Bildung von HSSW pro-
gnostiziert wird (Abb. 4.14). In diesem Fall stnen Schelfwassermassen unmittelbar
westlich undostlich von Berkner Island in die Kaverne. Dieo@§tén Schmelzraten tre-
ten also westlich von Berkner Island untteér dem Filchnergraben auf. In solchen
Situationen bildet sich im Filchnergraben eine antizyklonale Zirkulation aus, deren
vertikal integrierter Transport bis zu 2.5 Sv betragen karahrerid unter dem Ronne-
Schelfeis eine zyklonale Zirkulation prognostiziert wird.

Die Zirkulation unter dem Schelfeis kann sich also im zwiscalerichen Wech-
sel unter dem Einflul3 unterschiedlicher Salzeigé auf dem Kontinentalschelf um-
kehren. Ngst und Foldvik (1994) haben aus einer Modellstudie der Schelfeis-Ozean-
Wechselwirkung den Schlul3 gezogen, daflish von Berkner Island ein Transport
von der Ronne- in die Filchner-Kaverne stattfindet. Bereits Hellmer und Olbers (1991)
hatten jedoch darauf hingewiesen, daf} die Richtung der @msing von Berkner Is-
land und damit die Richtung des Transports zwischen der Filchner- und der Ronne-
Kaverne von der Dichteverteilung vor der Schelfeiskanteaagh”Auch in diesem
Modell wurde ein Transport von der Ronne- in die Filchner-KaveureSZenarien
mit hoher Dichteuber dem Ronnetrog prognostiziert. Diese Situation ist in BRIOS-
2 typisch fir die Jahre 1986 bis 1989. &hiiend der Phase mit geringem Salzeintrag
auf dem Kontinentalschelf (1990 und 1991; vgl. Abb. 4.9) ist die@triiguber die
Schelfeiskante sehr schwach; ausgepe Zirkulationsmuster sind unter dem Schelfeis
kaum zu erkennen. Whrend des Zeitraums mit hohem Salzeintrag auf dem Konti-
nentalschelf ordlich von Berkner Island, besonders im Winter 1992, bildet sich die
umgekehrte Zirkulation mit einer zyklonalen Unwstriing von Berkner Island und ei-
nem Transport von der Filchner- in die Ronne-Kaverne aus. Das regionale Windfeld im
Bereich moidlich der Schelfeiskante spielt in diesem Prozel3 keine oder nur eine unter-
geordnete Rolle; ein Zusammenhang zwischen der Richtung des Windfeldes und der
Zirkulation in der Kaverne ist nicht erkennbar.

In den Untersuchungen von Beckmann et al. (1999) war der Wechsel von einer zy-
klonalen zu einer antizyklonalen Zirkulatiarbér dem Filchnergraben als saisonales
Signal in einem ungekoppelten Ozeanmodell (BRIOS-1) beschrieben worden. Jedoch
bestand der Antrieb dieses Modells ausovgjuasiklimatologischen Monatsmitteln,
die fur jedes Simulationsjahr zyklisch wiederholt wurden. Der Antrieb enthielt also
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keine interannuale Variabiét. Eine Situation mit dichten Wassermassen auf dem Kon-
tinentalschelf nidlich von Berkner Island trat dabei in jedem Winter audhrend im
Sommer die dichtesten Wassermassen am westlichen Rand des Kontinentalschelfs zu
finden waren, so dal3 in jedem Integrationsjahr ein Wechsel von antizyklonaler Zirkula-
tion im Winter zu zyklonaler Zirkulation im Sommer prognostiziert wutdaird, wie

im gekoppelten Modell BRIOS-2, die zwischahjliche Variabilitit der atmospdi-

schen Randbedingungen beksichtigt, sind die saisonalen #mderungen der Zir-
kulationuber dem Filchnergraben deutlich kleiner als die Unterschiede zwischen den
einzelnen Simulationsjahren.

4.2.2 Schelfeisgebiete im westlichen uniktlichen
Weddellmeer

Die Ubrigen Schelfeisgebiete sind im Modell mit geringerer Genauigkeiaseptiert.

Da keine verdiRlichen Daten zum Tiefgang vegbar sind, wurde die Bthtigkeit des
Larsen-, Brunt-, Riiser-Larsen-, Fimbul- und Amery-Schelfeises mit 200 m angenom-
men. Amery- und Ross-Schelfeis liegen aul3erhalb des Weddellmeeres und werden da-
her hier nicht betrachtet.

Das Larsen-Schelfeis und die Schelfeisgebiet®attichen Weddellmeer sind im
Modell nicht fein genug aufgekt, um eine eigerastidige Zirkulation ausbilden zu
konnen. Imostlichen Weddellmeer greift derustenstrom direkt unter das Brunt- und
das Riiser-Larsen-Schelfeis. Dabei kommt Wasser mit einer Temperatai e@un-
mittelbar mit der Schelfeisunterseite in Kontakt. Die hohemr8triigsgeschwindig-
keiten im Kuistenstrom sorgemf hohe Durchfluf3raten, so dal’ das Wasser unmittelbar
unter dem Schelfeis schnell wieder ersetzt wird @ab-Diagramm (Abb.3.1) erkennt
man auch, dal3 sich das durch Wechselwirkung mit dem Schelfeiswaiigekind aus-
gesil3te Wasser direkt mit dem darunter liegenden, éawarmen Wasser aus dem
Kustenstrom vermischt. Insgesamt entstehen so mittlere Schmelzraten von fast 3 m/a,
wobei die Maxima im Bereich der Schelfeiskante liegen. Es ist schwer alatasah”
ob diese hohen Schmelzraten realistisch sind: Einerseits wird die Dicke des Schelf-
eises sicher nicht konstant 200 m betragen, sondern zur Aufsetzlinie hin ansteigen.
Dies wurde diein situ-Gefrierpunktstemperatur weiter verringern und die Schmelzra-
ten erlohen. Andererseits wird der Flul3 degsténstroms durch die Schelfeiskavernen

8Das ungekoppelte Ozeanmodell BRIOS-1 wurde mit Sas#i und Deckschichttemperaturen an-
getrieben, die einer Integration des ungekoppelten Meereismodells BRIOS-0 entnommen worden waren
(vgl. Beckmann et al., 1999). Hierbei kamen dieselben atmarsgtiien Antriebsdaten zur Anwendung
wie in den hier vorgestellten Simulationen mit dem gekoppelten Modell. Auch im ungekoppelten Eismo-
dell ist der Salzeintrag auf dem Kontinentalschelfdiich von Berkner Island in den Winterhalbjahren
1992 und 1993 besonders hoch; im klimatologischen Monatsmittel bleibt dieses Signal erhalten, so dai3
das damit angetriebene Ozeanmodell eine eigentlich zwisatdio}ie Variabilitit als Teil des Jahres-
ganges reproduziert.
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desostlichen Weddellmeeres in der Reatlitiurch eine Landmasse gasi die Brunt-

und Riiser-Larsen-Schelfeis voneinander trennt, und die im Modell wegen der relativ
groben Aufbsung nicht barcksichtigt werden konnte. Das erste Argument deutet dar-
auf hin, dal3 das Modell die Schmelzraten noch untezem lonnte; das zweiteal3t

eher auf eindJbersclatzung der Schmelzraten schlieRen.

Auch unter dem Larsen-Schelfeis werden Schmelzraten um 1 m/a prognostiziert,
von denen zuachst fraglich ist, ob sie realistisch sind. Der Kontinentalschelf im west-
lichen Weddellmeer ist sehr schmal, so dal3 er in deragieg€n Modelltopographie
kaum noch in Erscheinung tritt. In der Simulation reicht daher Modifiziertes Warmes
Tiefenwasser (MWDW), das auf seinem Weg mit dem Weddellwirbel durch Vermi-
schung mit dem daber liegenden Winterwasser modifiziert und ahgekwird (Fo-
ster und Carmack, 1977), mit Temperaturen-din2°C bis unter das Larsen-Schelfeis
(Abb. 3.1). Dies steht im Widerspruch zu Beobachtungen von Gordon (1998), nach de-
nen auf dem Larsen-Schelf kein Wasser mit Temperatubem—1.6°C zu finden ist.
Andererseits ist auch die Dicke des Larsen-Schelfeises im Modell mit konstant 200 m
vorgeschrieben und damit im Bereich der Aufsetzlinie sicher untatagtso dald die
Differenz zwischen der Temperatur der eingtenden Wassermassen und idesitu-
Gefrierpunktstemperatur in der Simulation nicht wesentlich von der Natur abweichen
muf3.

4.2.3 Schmelzwassereintrag in das innere Weddellmeer

In den beiden ersten Teilen dieses Abschnittes wurden die Prozesse der Schelfeis-
Ozean-Wechselwirkung unter den verschiedenen Schelfeisgebieten des Weddellmee-
res vorgestellt und diskutiert. Lokale Anfrier- und Schmelzraten unter dem Filchner-
Ronne- und dem Larsen-Schelfeis sind abmlicher Golienordnung wie dieber ein

Jahr bilanzierte Nettogefrierrate des Meereises. Die Schmelzraten unter den Schelfeis-
gebieten desstlichen Weddellmeeres sind deutliclo8er, jedoch ist die Bthe dieser
Schelfeise recht klein. Integriert man deu3vassereintragpber die Féiche der Schelf-
eisgebiete, erddt man im Mitteluber neun Integrationsjahre einen Flul von 1.6 mSv
unter dem Larsen-Schelfeis, 3.2 mSv unter dem Filchner-Ronne-Schelfeis und 4.2 mSv
unter den Schelfeisgebieten destlichen Weddellmeeres; in der Summiger alle ins

innere Weddellmeer entgsernden Schelfeiskavernen also 9.1 fiBwatz ihrer klei-

nen FEche ist der Beitrag der Schelfeisgebieteostiichen Weddellmeer also beinahe

so grol3 wie die Beige von Filchner-Ronne- und Larsen-Schelfeis zusammen.

Zeitserien von Monats- und Jahresmitteln diesgB\gasserélsse (Abb. 4.15) zei-

9Addiert man noch die Beititje der auRerhalb des Weddellmeeres gelegenen Schelfeisgebiete, also
durch Fimbul-, Amery- und Ross-Schelfeis, ergibt sich ein mittletdv@&'ssereintrag von rund 21 mSv
in das gesamtelgipolarmeer, waaberraschend nah an den von Jacobs et al. (1992) gizsehl’8 +
9 mSv liegt.
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Abbildung 4.15: Monats- (oben) und Jahresmittel (unten)utber die Schelfeisdiche
integrierten 8Rwasserélsse unter den Schelfeisgebieten astlichen Weddellmeer
(EWIS, gelb), dem Filchner-Ronne-Schelfeis (blau) und dem Larsen-Schelfery (gr”
sowie die Summe aller drei ans Weddellmeer grenzenden Schelfeisgebiete (rot). 1 mSv
=10 m3 s L.

gen eine ausgepgte Variabilitit insbesondere der Schelfeisgebietestiichen Wed-
dellmeer. Wie im Abschnitt 4.2 beschrieben, wird dieses Schelfeis direkt wasteld-
strom untersplt. Da eine seitliche Begrenzung nicht existiert, kann sich unter diesem
Schelfeis keine eigeramtdige Zirkulation ausbilden. Variationen in den Eigenschaften
und der Verteilung der Wassermassen innerhalb destdfistroms schlagen sich da-
her unmittelbar in vaiiderten Schmelzraten nieder. Die hohen Schmelzraten jeweils
im ersten Quartal der Simulationsjahre 1986, 1990 und 1993 finden sich jedoch auch
in den Monatsmitteln der Schmelzraten unter dem Larsen-Schelfeis und unter dem
Filchner-Ronne-Schelfeis wieder. Mit den Zeitserien von Meereishildung und -export
im inneren Weddellmeer (Abb. 4.6 und 4.7) oder auf dem Kontinentalschelf (Abb. 4.9)
sind diese Ereignisse nicht korreliert; die in Abschnitt 4.2.1 beschriebene Umkehrung
der Zirkulation unter dem Filchner-Ronne-Schelfeis aghlsich zwar in einem An-
stieg der mittleren Schmelzrate Ende 1992 nieddst Eich aber nicht mit diesen drei
Maxima verknipfen.

Stattdessen werden diese Ereignisse durch Anomalien der sommerlichen Meereis-
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ausdehnung gepgt: Die Simulationsjahre 1986 und 1993 zeichnen sich durch eine
sehr geringe Meereisausdehnung im sommerlichen Minimum aus; im Jahr 1990 blei-
ben relativ grof3e Teile des Weddellmeeres eisbedeckt, doch istidie Hé®Stlichen
Weddellmeeres eisfrei und vor den Kanten von Filchner-Ronne- und Larsen-Schelfeis
ist die Eiskonzentration gering. Je weniger Meereis im Weddellmeackinéibt, de-

sto sarker kann sich die Obedtthe des Ozeans durch solare Einstrahlungenen.
Durch vertikale Vermischung wird dieses Signékr die Sprungschicht hinweg getra-
gen und schlieBlich in die Schelfeiskaverne advetianto es zu verstrktem basalen
Schmelzen des Schelfeiseshft.

Die Fluktuationen in den Eigenschaften der Wassermassen auf dem Kontinental-
schelf (Abschnitt 4.1.5) wirken sich dagegen haapldich auf die Schmelzraten un-
ter dem Filchner-Ronne-Schelfeis ausah#nd des Zeitraums mit verschwindendem
HSSW (1990/91) gehen diei8Wwassereinage durch das Filchner-Ronne-Schelfeis auf
minimale Werte von 2.0 mSv zuck. Die Variabiliéit in den Monatsmitteln ist in dieser
Phase gering. Offenbar etrien die in diesem Zeitraum auf dem Kontinentalschelf an-
zutreffenden leichteren Wassermassen nur zu einem kleinen Teil in die Schelfeiskaver-
ne ein, so daf3 die Zirkulation in der Kaverne und die Prozesse an der Schelfeisuntersei-
te weitgehend ungest bleiben. Mit der Neubildung von hochsalinem Schelfwasser ab
dem Herbst 1992 steigt auch der Einstrom in die Kaverne, die Zirkulation nimmt die in
Abb. 4.14 dargestellte Form an und der Eintrag von Schmelzwasser steigt. Der Wechsel
zwischen negativen und positiven Anomalien des meridionalen Windschubes hat also
deutliche Auswirkungen bis in die Kaverne unter dem Filchner-Ronne-Schelfeis.

4.3 Die SilBwasserbilanz
des inneren Weddellmeeres

In den vorangegangenen Abschnitten dieses Kapitels wurden die Wechselwirkungen
zwischen Meereis, Schelfeis und Ozean im inneren Weddellmeer vorgestellt und dis-
kutiert. Riigt man nun die einzelnen Beityé zusammenmalt sich eine @wasserbilanz

fur das innere Weddellmeer aufstellen.

In Abb. 4.16 sind die Zeitreihen der unterschiedliche@Bassereinage in das
innere Weddellmeer zusammengestellt. Im Mittieé’ die neun Simulationsjahre 1985
bis 1993 werden dem inneren Weddellmeer durch Meereis-Bildung 33.7 ofSvaS-
ser entzogen. Die Schelfeisregionen tragen 9.1 m#n@&sser ein, die Differenz aus
Niederschlag und Verdunstung kegt™19.0 mSv.

Weiterere, im Modell nicht beicksichtigte, Rlisse von 8Rwasser haben ihren Ur-
sprung auf dem antarktischen Kontinent. Grol3e Teile von Antarctica sind von einem bis

101n der Natur wird dieser Austausch durch die Wirkung von Gezeiten noctavkirst”
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Abbildung 4.16: Monats- (oben) und Jahresmittel (unten) dfv&isserfisse an der
Oberfliche des inneren Weddellmeeres. Dargestellt sind dieggeitxiis der Differenz

von Niederschlag und Verdunstung gy, aus der Produktion von Eisschelfwasser
(rot), aus dem Gefrieren und Schmelzen von Meereis (gelb) sowie die Bilanz dieser
drei Terme (blau).

zu 4000 m nachtigen Eisschild bedeckt, der die Quelle der antarktischen Schelfeisge-
biete darstellt. Durch sein grofl3es Gewicht wird zwar an der Unterseite dieses Eisschil-
des der Druckschmelzpunkt so weit reduziert, daf3 Eis an der Basis schmilzt; jedoch ist
der Abflul des so gebildeten Schmelzwassers nacat8aigen von Huybrechts (pers.
Mitteilung) gegember dem Schmelzen an der Obacfié vernachissigbar. Insgesamt

liegt der Abflul? von Schmelzwasser vom antarktischen Kontinent water0'? kg/a,
zirkumpolar also unter 0.3 mSv. Der auf das innere Weddellmeer entfallende Teil liegt
demnach unter 0.05 mSv und ist vernadsigbar.

Die zirkumpolare Produktion von Eisbergen wird von Huybrechts auf aiod -
10'2 kg/a geschtzt!; der mit ihnrem Schmelzen verbundenaR®vassereintrag liegt
somit bei etwa 60 mSwi’das gesamteusipolarmeer. Jedoch schmilzt der weitaus
grofdte Teil des Eisbergvolumensndlich von 65°S beim Kontakt mit den warmen
Wassermassen des Zirkumpolarstroms (Romanov, 1974), so dal3 auch dieser Beitrag
hier vernachdssigt wird.

YFriihere Schtzungen der Eisbergproduktion liegen zwisch@n10'? kg/a und1650 - 10'? kg/a
(Mellor, 1967); der hier zugrunde gelegte Wert stellt also eher eine Maximunetiascig dar.
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Durch die katabatischen Winde kann auf dem Schelfeis akkumulierter, noch nicht
zu Eis verfestigter Schnee in den Ozean getragen werden. Da aBe @ES so trans-
portierten Volumens jedoch keine zu\assigen Absditzungen existieren, wird auch
dieser Beitrag ignoriert.

In der Bilanzuber alle hier barcksichtigten Komponenten wird der mit der Mee-
reisproduktion verbundeneu8Wwasserentzug durch demufSvassereintrag aus den
Schelfeiskavernen und durch die Differenz aus Niederschlag und Verdunstung fast
vollig ausgeglichen: Im Mitteuber neun Integrationsjahre werden dem inneren Wed-
dellmeer durch die Eisse an seiner Obafihe (einschliel3lich der Greradkien zum
Schelfeis) 5.3 mSv#wasser entzogen.

Die Zeitreihen in Abb. 4.16 zeigen jedoch, dal3 diese Bilanz das Residuum aus
verschiedenen, teils recht groRen Bageen darstellt. Saisonale und zwiscladmjiche
Variabilitat der $ilwasserbilanz an der Obedlie des inneren Weddellmeeres wer-
den dabei von den Schwankungen der Meereisbildung dominiert: Im saisonalen Zy-
klus variiert dieuber einen Monat gezogene Bilanz typischerweise zwischen -200 und
400 mSy, wobei die Gefrierphasaijer dauert als die Schmelzphase. Die Variation der
Eintrage aus der Atmospné und durch Schelfeis ist demgegbai’ vernaclassigbar.

Auch die zwischerghrliche Variabiliit wird durch die Schwankungen der Meer-
eisbildung bestimmt: In Jahren mit durchschnittlicher oder geringer Eisbildung ist die
Bilanz der SiRwassereinéigetiber mehrere Jahre hinweg ausgeglichen oder sogar po-
sitiv; in Jahren mit starker Eisbildung (1987, 1988; Maximum in 1993) dagegen wer-
den dem inneren Weddellmeer an der OlaeHE bis zu 31 mSvuRwasser entzogen.
Die Standdardabweichung der Zeitreihe der Jahresmittehdtetr3 mSv und ist da-
mit deutlich goRBer als ihr Mittelwert. Insgesamt ist dieses Ergebnis konsistent mit
Abschitzungen von Fahrbach et al. (1994) nach denen die Netto-Advektion von
Salz in das innere Weddellmeer nicht signifikant von null verschieden ist.

?Diese Abschtzung beruht auf hydrographischen Messungen der Jahre 1989 bis 1198, fias
gekoppelte Modell einen mittlereruB8asseEintrag von 4.5 mSv prognostiziert. Becksichtigt man
jedoch, daf die AbsettZung von Fahrbach et al. und die Bilanz aus der BRIOS-2-Simulatithig v~
unablangig voneinander sind und keine gemeinsame Datenbasis haben, erschdirdiastimmung
der Resultate bemerkenswert gut.



Kapitel 5

Hydrographie und Meereisverteilung
unter dem Einflul der
Bodentopographie desstlichen
Weddellmeeres

5.1 Die Bodentopographie de#stlichen
Weddellmeeres und ihre Umstdmung

Wie in Kapitel 1 beschrieben wird die Bodentopographiestiichen Weddellmeer, in
der Region um den Nullmeridian (Abb. 5.1), gagt durch eineMaud Risegenannten
Seeberg, der sich rund 3000uber dem umgebenden Meeresboden erhebt. Die Was-
sertiefe in der Umgebung der Kuppe liegt zwischen 4500 und 50@Mer,der Kuppe
selbst unter 2000 m. Weitestlich erstrecken sich vom Kontinentalschelf ausgehend
zwei untermeerischelRken in den tiefen Ozean, diestrid RidgeundGunnerus Ridge
genannt werden. dtdlich davon, zwischen°Qund 15E, liegen zwei Becken, die mit
rund 5300 m die tiefsten Stellen des Weddellbeckens bilden.

Die Wasseralle imdstlichen Weddellmeer ist nur schwach geschichtet. Meeres-
strbmungen in diesem Gebiet sind daher @mernd barotrop, weisen also nur gerin-
ge vertikale Scherung auf und haben die Tendenz, Konturen mit konstantem Wert
des Quotienterf/H (f=Coriolisparameterf{=Wassertiefe) zu folgehDie Veridnde-
rungen des Coriolisparametefssind gegenber den Variationen der Bodentopogra-
phie im dstlichen Weddellmeer gering, so daR man in eldberlagerung deratim-

IFir barotrope, reibungsfreie $triungen mit der relativen Vorticity stellt die potentielle Vorticity
% eine Erhaltungs@g8e dar. B gro3skalige Stmhungen ist{ <« f, so daB @it eine Stromlinie

naherungsweisé = const gilt (Gill, 1982).

88
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Abbildung 5.1: Bodentopographie im Weddellmeer-Sektor des gekoppelten Modells.
Das Konturintervall beagt 500 m; zuatzlich sind die Konturlinien di’ 5100 bis
5400 m in 100 m-Abstand eingezeichnet. Abkiingen: MR = Maud Rise, AR = Astrid
Ridge, GR = Gunnerus Ridge, WB = Weddellbecken.

lichen Verteilung der mittleren Stromfunktion und der Konturen der Bodentopogra-
phie (Abb. 5.2) eine enge Korrelation zwischen der Bodentopographie und dem verti-
kal integrierten Transport erkennt.alfend die westliche Zelle des Weddellwirbels
das westliche Weddellbecken einnimmt, scheint @sdliche an dem tiefen Becken
norddstlich von Maud Rise fixiert zu sein. Dazwischen, unmittellmadh¢h von Maud
Rise, liegt die Einschuring, die die beiden Zirkulationszellen voneinander trennt. Von
Sliden her wird die Einschuriing offenbar durch die Umstimiung von Maud Rise ver-
ursacht; von Norden her werden der Zirkumpolarstrom und dedliche Zweig des
Weddellwirbels durch einen Awalifer des Mittelatlantischenugkens nach &ien ab-
gelenkt.Ostlich des Nullmeridians erkennt man die Urnstting von Gunnerus Ridge
und Astrid Ridge.
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Abbildung 5.2:Uberlagerung der Bodentopographie im Weddellmeer-Sektor des ge-
koppelten Modells (Konturlinien) und des mittleren vertikal integrierten Transports
(farbkodiert).

Die Tendenz einer barotropen &tniing,(f/ H)-Konturen zu folgen, dhrt bei va-
riabler Topographie zu einer (in diesem Fall antizyklonalen) Uomstiiig von flache-
ren Gebieten, wie hier Maud Rise und Astrid Ridge. Dieser Effekt bewirkt in der Regi-
on desostlichen Weddellmeeres offenbar eine noadtigie Verlagerung desidlichen
Zweiges des Weddellwirbels und verursacht so die beobachtete Eimsolgrnin Feld
des vertikal integrierten Transportes.

Simulierte Partikeltrajektorien (Abb. 5.3) zeigen, dal3 destenstrom, also der
Teil der Stomung, der nicht aus der Rezirkulation des Weddellwirbels, sondern von
der zirkumpolaren éStennahen westwtigen Stomung gespeist wird, von dieser Ver-
lagerung nur zum Teil betroffen ist: Er wird durch die Unosiiting von Gunnerus
Ridge und Astrid Rigde in Form von groRR3skaligeradidern nach Norden verscho-



KAPITEL 5. EINFLUSS DER BODENTOPOGRAPHIE 91

ben, verduft dann aberglich von Maud Rise. Die Kuppe wird aladhérwiegend
durch Wassermassen angestt, die amostlichen Rand des Weddellwirbels rezirku-
lieren.

[ I I I I T
1000 1400 1800 2200 2600 3000 3400 3800 4200 4600 5000 m

Abbildung 5.3: Umstomung von Maud Rise und Astrid Ridge. Gezeigt sind simulierte
Partikeltrajektorien aus 1000 m Tiefdér einer farbigen Darstellung der Bodentopo-
graphie. Die Swimung in diesem Gebiet ist weitgehend barotrop, so dal3 die gezeigten
Trajektorien repaisentativ @i einen grofl3en Teil der Wassausé sind.

Eine detaillierte Betrachtung der dynamischen Prozesse der Um-Ulned-
strbmung einer solchen isolierten Kuppe erfordert deutliabhdré horizontale
Auflosung (Beckmann und Haidvogel, 1997) und ist daher mit diesem ,,regionalen
Klimamodell” nicht noglich. Die dabei auftretenden Prozesse, wie die Bildung einer
Taylor-Sule oder Taylor-Kappe, die damit verbundene Modifikation des Dichtefeldes
oder die Verdriftung von Dichte- und Vorticity-Anomalien, sind hier nur sehr grob dar-
gestellt. Auch die Amplitude lokaler geschlossener Zirkulationszeiler der Kuppe
muf3 reibungsbedingt zu gering ausfallen, zumal auch eine etwaige gezeitenbedingte
Verst@rkung (Beckmann, 1999) von BRIOS-2 nicht erfal3t wird.

Dennoch ist das Modell aufgrund seiner bodenfolgenden Vertikalkoordinate in der
Lage, grundlegendepfdie Uberstomung einer Kuppe charakteristische, Prozesse
qualitativ richtig wiederzugeben. So wird die Audibung der Isopykneaber der Kup-
pe, beobachtet z. B. von Bersch et al. (1995), qualitativ richtig wiedergegeben. Die
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Auswirkungen dieser Anomalien auf die Meereisverteilung in der Region um Maud
Rise werden im Abschnitt 5.3 diskutiert.

5.2 Ursachen und Auswirkungen der Doppelwirbel-
struktur

Um den EinfluR der beschriebenen Elemente der Bodentopographie auf die Struktur
des Weddellwirbels und auf die Meereisverteilung zu untersuchen, wurde neben dem
Referenzlauf eine Reihe von Sensi@atgstudien durchgefiit, in denen gezielt Teile

der Bodentopographie modifiziert wurden (Abb. 5.4). Im ersten Schritt wurden folgen-
de Szenarien getestet:

Referenzlauf mit realistischer Topographie
Becken eingeebnet, Maud Rise und Astrid Ridge vorhanden

Maud Rise und Astrid Ridge entfernt, Becken vorhanden

w0 NP

Maud Rise, Astrid Ridge und die beiden Becken entfernt

In allen Fllen ist die modifizierte Topographie gagEt und an die Umgebung ange-
pal3t worden, um 8tungen durch Spirige in der Bodentopographie zu vermeiden.

Ein Vergleich der simulierten mittleren Transporte in den beschriebenen Szenarien
(Abb. 5.5) zeigt die grol3e Bedeutung der Urositing von Maud Riseufr’die Aus-
bildung der Doppelstruktur des Weddellwirbels: In dem Experiment ,,ohne Becken”
verringert sich zwar der maximale Transport in @stlichen Zelle um etwa 10 %,
die Doppelstruktur des Weddellwirbels bleibt jedoch erhalten. In beiden Experimen-
ten ,,ohne Maud Rise/Astrid Ridge” dagegen verschwindet die Doppelstruktur. Der
Weddellwirbel besteht in diesen Simulationen aus nur einer Zirkulationszelle, deren
maximaler Transport zwischen 65 und 70 Sv und damit deutlattehals in den bei-
den Zirkulationszellen des Referenzlaufes liegt. Die An- oder Abwesenheit der tiefen
Becken nordstlich von Maud Rise hat auf dieses Ergebnis keinen signifikanten Ein-
flui3.

In einem zweiten Schritt wurden zwei Szenarien getestet, in denen ausgehend von
der Topographie der Referenzsimulation nur Maud Rise bzw. nur Astrid Ridge entfernt
wurden (Abb 5.6). In beiden Simulationen bildet der Weddellwirbel wieder eine Dop-
pelstruktur, die der Referenzintegration sehnlich ist (Abb 5.7). Jedoch ist in der Si-
mulation ,,ohne Maud Rise” der maximale Transport in der westlichen Zelle gbgen™
der Referenzintegration deutlichaf¥ér und die Trennung zwischen den beiden Zellen
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Referenz “ohne Beckeﬁ
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Abbildung 5.4: Variation der Bodentopographie im Weddellmeer-Sektor. Gezeichnet
sind die Konturlinien zwischen 4000 und 5400 m in Intervallen von 200 m. Dargestellt
sind die Referenz-Topographie (oben links) sowie die Szenarien ohne Becken (oben
rechts), ohne Maud Rise und Astrid Ridge aber mit den tiefen Becken (unten links)
und ohne die tiefen Becken und ohne Maud Rise und Astrid Ridge (unten rechts).
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Referenz “ohne Beckeri

“ohne Maud Rise/Astrid Ridgé “ohne MR/AR, ohne Beckei

)
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Abbildung 5.5: Vertikal integrierter Transport in Experimenten mit variierter Bodento-
pographie inpostlichen Weddellmeer. Dargestellt ist das 9-Jahres-Mittel der barotropen
Stromfunktion in Experimenten mit der Referenz-Topographie (oben links) sowie den
Szenarien ohne Becken (oben rechts), ohne Maud Rise und Astrid Ridge aber mit den
tiefen Becken (unten links) und ohne die tiefen Becken und ohne Maud Rise und Astrid
Ridge (unten rechts).
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Abbildung 5.6: Zweiter Schritt der Variation der Bodentopographie im Weddellmeer-
Sektor. Gezeichnet sind die Konturlinien zwischen 4000 und 5400 m in Intervallen von

200 m. Dargestellt sind die Szenarien ohne Maud Rise (links) und ohne Astrid Ridge
(rechts).

,,ohne Maud Rise” ,,ohne Astrid Ridge”
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Abbildung 5.7: Vertikal integrierter Transport in Experimenten mit variierter Boden-
topographie inostlichen Weddellmeer. Dargestellt ist das 9-Jahres-Mittel der barotro-

pen Stromfunktion in den Szenarien ohne Maud Rise (links) und ohne Astrid Ridge
(rechts).
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ist weniger ausgepgt. Auch in der Simulation ,,0hne Astrid Ridge” winarfllie west-

liche Zelle ein erbhter maximaler Transport prognostizierigivénd die Begrenzung
deraostlichen Zelle hier ebenso ausgagrist wie in der Referenzsimulation. Insgesamt

ist die Stabilitit der Doppelstruktur in beiden Experimenten geringer: Im Gegensatz
zur Referenzsimulation erscheinen die isolierten Maxima des barotropen Transports
erst im Mitteluber mindestens einige Wochen. Sowohl der topographische Effekt von
Maud Rise als auch die Umstriung von Astrid Ridge tragen offenbar zur Entstehung
der Doppelstruktur des Weddellwirbels bei, wobei eine stabile Doppelstruktur nur unter
dem Einflu3 beider Teile entsteht.

T T T T T T T T T T T T
20 -16 -12 -8 -4 0 4 8 12 16 20 Sv -0.2 -0.16 -0.12 -0.08 -0.04 0. 004 008 0.12 0.16 0.2 °C

Abbildung 5.8: Differenzen des barotropen Transports (links) und der Temperatur in
800 m Tiefe (rechts): Experiment ,,ohne Maud Rise/Astrid Ridge” minus Referenzsi-
mulation. Dargestellt sind die Mittel des zehnten Integrationsjahres. Die Salzgehalts-
differenz weist eine zur Temperaturdifferenz qualitativ identische Verteilung auf.

Eine Betrachtung der Differenz der Stromfunktion zwischen dem Experiment ,,oh-
ne Maud Rise/Astrid Ridge” und der Referenzsimulation (Abb. 5.8 links) zeigt, dal? der
barotrope Transport im inneren Weddellmeer durch die Ausbildung der Doppelstruk-
tur nicht veeindert wird. Unter der Wirkung von Maud Rise und Astrid Ridge wird
lediglich der Wirbel eingeschumnt, so daf} zwei lokale Maxima des barotropen Trans-
ports westlich unastlich des Nullmeridians entstehen. Etitfdiese Einscharung,
verschmelzen die beiden Zirkulationszellen zu einer einzigen, das gesamte Weddell-
becken umspannenden Zirkulation.

Hiermit verbunden ist ein intensiverer Austausch zwischen dem westlichen und
dem dstlichen Weddellbecken. Gegdrer der Referenzsimulation, in der ein grol3er
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Teil der Stomung jeweils westlich undstlich des Nullmeridians rezirkuliert, wird in

dem Experiment ,,ohne Maud Rise/Astrid Ridge” das warme, salzreiche Wasser, das
seinen Ursprung im Zirkumpolaren Tiefenwasser (CDW) hat und sich in der Umge-
bung von Maud Rise mit den Wassermassen des Weddellwirbels mischt, effektiver in
die Zirkulation aufgenommen und im Weddellbecken verteilt. Die Hydrograyibés ~

dem sidwestlichen Kontinentalschelf wird hierdurch nichtamdért; im nordwestli-

chen Weddellmeer jedoch wird die Wasseitg zwischen 500 und 1000 m Wassertiefe
um bis zu 0.03 psu salziger uric°C warmer (Abb. 5.8 rechts). Einghiliche, al-
lerdings schwcher ausgepgte Ervermung ist auch im noastlichen Weddellwirbel

zu beobachten. Im Gegenzug wird ein ausgedehntes Gebiet nordwestlich von Maud
Rise ldlter und salaimer. An die Stelle der isolierten Wirbel westlich uostlich des
Nullmeridians, in denen die Wassermassen gegendem warmen Wasser des ACC
relativ isoliert bleiben und durch ®ineverlust an die Atmosphe abgelhlt werden,

tritt in dem Experiment ,,ohne Maud Rise/Astrid Ridge” ein einziger Wirbel, der das
gesamte Weddellbecken umspannt uaddine intensive Durchsjiiing auch der im
Referenzexperiment isolierten Regionen sorgt, so dal3 einarBmvig nicht nur im
westlichen, sondern auch iostlichen Weddellbecken festzustellen ist.

Durch diese Vaiderung wird die Stabibt der Wassegsile im nordwestlichen
Weddellmeer reduziert: Die lokale Brunti&ila-FrequenzV auf einem Meridional-
schnitt entlan@8°W weist ein lokales Minimum im Zentrum des Wirbels auf, das sich
von der Sprungschicht bis in rund 950 m Tiefe erstreckt (Abb. 5.9 links). Als Folge
der lokalen Enafrmung in diesem Teil der Wassawé weitet sich der Kern mit ge-
ringer Stabilieit in dem Experiment ,,ohne Maud Rise/Astrid Ridge” bis zu einer Tiefe
von 1100 m aus (Abb. 5.9 rechts). Die Stahilitler Wassesgile im nordwestlichen
Weddellmeer wird damit reduziert; Tiefenkonvektion im offenen Ozean wird wahr-
scheinlicher.

Die unter dem Einflul3 der Topographie entstehende Doppelzellenstruktur des Wed-
dellwirbels bewirkt also indirekt eine eshte Stabilifit der Wassessile unterhalb der
Sprungschicht im zentralen Weddellbecken. Riedie Wassermassenbildung wichti-
gen Prozesse auf demdsvestlichen Kontinentalschelf bleiben allerdings unibet.”
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Abbildung 5.9: Meridionalschnitte der lokalen StalitéfrequenzV? entlang28°wW

im Referenzexperiment (links) und im Experiment ,,ohne Maud Rise/Astrid Ridge”
(rechts). Dargestellt ist das Mittel des zehnten Integrationsjahresirabikgen: CL =
Coats Land (antarktischer Kontinent), SSB wdScotiabogen.

5.3 Einfluf3 der Bodentopographie auf regionale Zirku-
lation und Meereisverteilung

Wie im Abschnitt 5.1 beschriebenititt die Uberstomung von Maud Rise zu einem
lokalen Aufwolben der Isopykneuaber der Kuppe. Die Temperaturverteilung in einem
Meridionalschnittuber Maud Rise (Abb. 5.10) zeigt, dal’ diegesningin einer Tie-

fe um 1000 m am intensivsten ist und bei flachem Boden verschwindet. Verglichen
mit den Messungen von Bersch et al. (1992) wird die Auslenkung der Isolinien un-
terschitzt; jedoch gibt das Modell die Effekte deberstomung einer solchen Kup-

pe qualitativ wieder. Hiermit verbunden ist eine Reduktion der Deckschichttiefe und
die Entstehung lokaler Temperaturmaxima unterhalb der thermischen Sprungschicht.
Diese Effekte sind aus Messungen von Gordon und Huber (1990) oder Muench et al.
(1999) bekannt. Sie verschwinden in den Experimenten mit flachem Boden und lassen
sich daher eindeutig als Effekt der Unwtriing von Maud Rise zuordnen. In beiden
Experimenten sind Spuren von Konvektion bis in etwa 1000 m Tiefe zu erkennen,
die einen Teil der Wassexgle homogenisiert, jedoch nicht zur Bildung einer Polyn-
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ja getihrt haben. Signifikante Vanderungen der Stabdit der Schichtung, abzulesen
aus einem Meridionalschnitt der lokalen Brun&i$ila-FrequenzV entlang desselben
Langengrades, sind dagegen nicht nachweisbar.
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Abbildung 5.10: Meridionalschnitte der Temperatur entlaigE. Dargestellt sind die
Mittel Uber neun Integrationsjahre im Referenzexperiment (links) und im Experiment
,,ohne Maud Rise/Astrid Ridge” (rechts). Der antarktische Kontinent liegt jeweils links.
Abklirzungen: MR = Maud Rise, KH = Kontinentalhang, AIR = Atlantisch Indischer
Riicken.

Bei derUberstomung von Maud Rise werden also valtnisneRig warme Wasser-
massen zum Aufsteigen gezwungen. Entsprechend derodmsttitung (vgl. Abb. 5.3)
liegt am Nordosthang der Kuppe ein Gebiet mit Auftriebsgeschwindigkeiten bis
zu 0.5 m/d und am @&westhang ein Gebiet mit etwas sawokéremdownwelling
(Abb. 5.11 links). Das Maximum der Vertikalbewegung liegt in einer Tiefe von 2000
m; oberhalb von 500 m ist das Signal kaum noch zu erkennen. Ein Vergleich mit
der Verteilung der Vertikalgeschwindigkeiten im Experiment ,,ohne Maud Rise/Astrid
Ridge” (Abb. 5.11 rechts) zeigt, dal3 diese Effekte nur lokale Bedeutung haben.
Zwar verschwindet im Experiment mit modifizierter Bodentopographieugieund
downwellingSignatur, doctaiidert sich die beckenweite Verteilung von Auf- und Ab-
triebsgebieten qualitativ nicht.

Mit dem Auftrieb von warmem Tiefenwasser ist ein erheblicher vertikalarrié-
flu verbunden. Da das Auftriebssignal jedoch in ObetfEnahe schwcher wird, ge-
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Abbildung 5.11: Vertikalgeschwindigkeiten in 1500 m Tiefe in der Referenzintegration
(links) und im Experiment ,,ohne Maud Rise/Astrid Ridge”. Dargestellt ist jeweils das
Mittel Uber 9 Integrationsjahre.

langt nur ein relativ geringer Anteil in die ozeanische Deckschicht und steht dort zum
Schmelzen von Meereis zur Vaging. Regionale Maxima des simulierterakivie-
flusses zwischen Eis und Ozean (Abb. 5.12 links) liegen im Lee von Astrid Ridge und
betragen rund 40 W/fim Mittel Uber den eisbedeckten Zeitraunghvend die mittle-

ren Warmeflisse in der unmittelbaren Umgebung von Maud Rise Werte von 200°W/m
stidwestlich der Kuppe nichibersteigen. Messungen des vertikaleariféflusses in

10 m Tiefe an der Westflanke von Maud Rise (Muench et al., 1999) zeigen ein lokales
Maximum von mehr als 100 W/mdoch ist das betreffende Gebiet deutlich kleiner
als die Fhche einer Gitterzelle in BRIOS-2. Gemittelhér den gesamten Westhang
der Kuppe ergeben diese Messungen einamd¢flul um 25 W/ Auch gegenber
diesem Wert wird der vertikale ¥imneflu3 vom Modell unterseltvt, die horizonta-

le Verteilung in der Umgebung der Kuppe und dieoBehordnung der @fimeflisse
werden jedoch in vemmiftiger Ubereinstimmung mit Messungen reproduziert. Verti-
kale Warmeflisse im Bereich desu&tenstroms inostlichen Weddellmeer vor Dron-
ning Maud Land sind von gleicher Gi8énordnung. Die Maxima desaffieflusses,

50 W/ und mehr, treten jedoch im Bereich der Eiskante auf, was ebenfalls mit den
Beobachtungen von Muench et al. (1999) konsistent ist.
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Abbildung 5.12: WarmefluR zwischen Ozean und Meereis (links) sowie die Eisdicke
im Weddellmeer (rechts) in der Referenzintegration. Dargestellt sind Monatsmittel vom
August 1988.
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Abbildung 5.13: Wairmeflu3 zwischen Ozean und Meereis (links) sowie die Eisdicke
im Weddellmeer (rechts) im Experiment ,,ohne Maud Rise/Astrid Ridge”. Dargestellt
sind wieder Monatsmittel vom August 1988.
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In der Verteilung des Meereisvolumens macht sich insbesondere denterh”
Warmeflufd im Lee von Astrid Ridge in einem lokalen Minimum der mittleren Eisdicke
bemerkbar (Abb. 5.12 rechts). In dem Experiment ,,ohne Maud Rise/Astrid Ridge”
verschwinden die Gebiete mit eitem vertikalem Vaimeflul3 in der Umgebung von
Maud Rise; die Region im #stenstrom vor Dronning Maud Land bleibt jedoch un-
beeinflul3t (Abb. 5.13). Dementsprecherdléert sich auch die Eisdicke nur lokal: Das
Minimum westlich von Astrid Ridge erdflt, ansonsten bleibt die Meereisverteilung
weitgehend unveridert. Generell ist das Eisvolumen wstlichen Weddellmeer im
Experiment ,,ohne Maud Rise/Astrid Ridge” etwas geringer; dies ist jedoch auf die
verdnderte grof3skalige Zirkulation und den damit verbundeneshégh Transport im
nun einzelligen Weddellwirbel zuckzutihren, durch den gflere Mengen von Zir-
kumpolarem Tiefenwasser in dieses Gebiet transportiert werden.

Die Um- undUberstomung von Maud Rise und Astrid Ridge verursacht also nur
lokale Minima der Eisdicke. Die generell geringen Eisdicken in dieser Region sind
offenbar von Wechselwirkungen der Ozeaositing mit der Bodentopographie un-
abhéngig. Eine alternative Hypothese wird im folgenden Kapitel diskutiert.

5.4 Fruhjahrspolynja

Fernerkundungsdaten zur Meereiskonzentration undp8larmeer (Heygster et al.,
1996) zeigen, dal3 das Aufbrechen der Eisdicke im Paialiftg in vielen Rllen in

der Regioruber Maud Rise beginnt. Gordon und Huber (199B)rén dies auf einen
warm poolwestlich von Maud Rise zuck, der aus Warmem Tiefenwasser gespeist
wird und ein quasi-stati@arés Merkmal dieser Region ist (Muench et al., 1999).

Die Frihjahrspolynja wird auch vom gekoppelten Modell BRIOS-2 reproduziert:
Im beispielhaft gezeigten Monatsmittel der Meereisverteilung im November 1986 er-
kennt man, dal3 sich die Eisdecke in der Region um den Nullmeridian aférst ~
(Abb. 5.14 oben links). Ein setahnliches Bild zeigt sich jedoch im selben Zeitraum
auch im Experiment ,,ohne Maud Rise/Astrid Ridge” (Abb. 5.14 oben rechts). Das
Aufbrechen der Eisdecke scheint also uraiiig von der Bodentopographie in dieser
Region zu sein.

Die Verteilung der Gebiete mit reduzierter Eiskonzentration ist mit Regionen hoher
zyklonaler Vorticity des Windschubes (Abb. 5.14 unten links) eng korreliert. Die durch
ein zyklonales Windfeld erzeugte divergente Drift des Meere&dgisdie Eisdecke auf-
reilen und erblit den Anteil offenen Wassers. In den entstehenden Rinnen wird ein
grol3er Teil der solaren Einstrahlung absorbiert; die so gewonnene Endngiedim
Schmelzen von Meereis in der betroffenen Region.
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Abbildung 5.14: Simulierte kifijahrspolynja imostlichen Weddellmeer im Novem-

ber 1986. Dargestellt sind Monatsmittel der Eiskonzentration im Referenzexperiment
(oben links) und im Experiment ,,ohne Maud Rise/Astrid Ridge” (oben rechts) so-
wie des Windschubs (Vektoren) und seiner Vorticity (farbcodiert, unten links) und der
Schmelzrate des Meereises (unten rechts).
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Im Ozean wird eine Ekman-Divergenz induziert; der damit verbundene Auftrieb von
Warmem Tiefenwasser beschleunigt das Schmelzen des verbliebenen Meereises, so
dal3 mittlere Schmelzraten von bis zu 2.4 cm/d (Abb. 5.14 unten rechts) prognostiziert
werden, obwohl die Energiebilanz an der Meereis-Oaelnt'noch negativ ist.

In der Natur und auch in einem gekoppelten AtmasphMeereis-Ozean-Modell
ware es denkbar, dal3 solch ein zyklonales Windfeld bereits die Reaktion auf eine to-
pographisch verursachte Reduktion des Eisvolumens im Gebiet um den Nullmeridian
darstellt. In BRIOS-2 wird zwar das Windfeld als Antrieb unabbig von der Eis-
bedeckung vorgegeben, docbriiten die Daten der ECMWF-Reanalyse bereits die
Reaktion der Atmospré auf eine Polynja beinhalten. In diesem Falr@€ sich eine
topographisch bedingte Reduktion des Eisvolumens in der Natur auch im Antriebsda-
tensatz des gekoppelten Modells widerspiegeln. Gegen diese Hypothese sprechen zwei
Argumente:

1. Die zyklonale Zirkulation der Atmospinénstomung in der Region um Maud
Rise tritt auch im 9-Jahres-Mittel und in allen klimatologischen Monatsmitten
des Windfelds deutlich in Erscheinung (Abb. 2.3). Sie wird grof3skalig durch den
Ubergang von der Westwinddrift zumu@&! der kistennahen Ost/t@8lostwinde
gepigt und verursacht die in Abb. 3.3 zu erkennende Divergenz der adfezfi-
nahen Swinung.Ahnlich wie in der hier beschriebenen Situation am Ende des
Winters tihrt diese Verteilung afirend der gesamten Meereis-Saison zu diver-
genter Eisdrift und zu anhaltendem Auftrieb im Ozean (rund 10 cm/a) und damit
zu einer generellen Reduktion der Eisdicke in der betroffenen Region.

2. Untersuchungen mit einem Meereis-Deckschicht-Modell, das an ein einfaches,
diagnostisches Atmosphénmodell gekoppelt wurde (Timmermann et al., 1999)
weisen darauf hin, daf3 zwar ein zyklonales Windfeld einen deutlichen Einflul3
auf die Entstehung offener Wassadtien und auf die Erhaltung einer Polynja
hat, dal3 die Entstehung eines solchen Windfeldes aber nur dann Reaktion auf
lokale Meereisanomalien sein kann, wenn (1) die Polynjaigend grof3 und (2)
der Luftmassenaustausabéer dem betroffenen Gebiet unggwmwilich gering ist.

Beide Bedingungen sind bei der regelij entstehendenurjahrspolynja nicht
gegeben.

Der von Gordon und Huber (1995) sowie Muench et al. (1999) beschriebene an die
Bodentopographie gebundene Pool von warmem Wasser westlich der Kuppe kann in
der Natur durchaus einen lokalen Beitrag zum Schmelzen der Eisdecke leisten. Die be-
obachteten und vom Modell qualitativ reproduzierten relativ geringen Eisdicken in der
Region um Maud Rise und auch dieuRjahrspolynja stellen sich in den Simulationen

mit BRIOS-2 jedoch als haumshlich windinduzierte Plriomene dar, die unabhgig

von der Bodentopographie iostlichen Weddellmeer sind.
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5.5 Bemerkungen zur Weddell-Polynja
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Abbildung 5.15: Eiskonzentration in einem Sensiav#Experiment mit einer um
20 cm/a reduzierten Niederschlagsrate. Dargestellt ist das Monatsmittel vom Septem-
ber des siebten Integrationsjahres.

Obwohl es nicht Ziel dieser Arbeit ist, die Entstehung der Weddell-Polynja der Jah-
re 1974-76 zu untersucheriassen sich aus den Resultaten der verschiedenen Simu-
lationen doch einige Aussagen ableiten. Marsland und Wolff (1999) haben die Sensiti-
vitat eines gekoppelten Meereis-Ozean-Modells gegendem 8Rwasserfluld an sei-
ner Oberféiche untersucht. In ihren Modellrechnungen wird eine der Weddell-Polynja
sehrahnliche ausgedehnte eisfreieaéie im winterlichen Packeisif'den Fall pro-
gnostiziert, dal3 die Niederschlagsrate aus der Atmargpgégenber ihrer klimatolo-
gischen Verteilung wdlich von 60S um mehr als 10 cm/a reduziert wird. Eine sehr
ahnliche Sensitivdt ist in BRIOS-2 festzustellen: In Experimenten, in denen der Nie-
derschlag gegeroer den vom NCEP prognostizierten Werten um mehr als 10 cm/a
reduziert wird, entwickelt sich ab dem sechsten Simulationsjahr eine ausgedehnte Po-
lynja in der Umgebung von Maud Rise (Abb. 5.15). Hiermit verbunden ist eine Durch-
mischung der Wasseasle bis in 4000 m Tiefe. Die in den vorigen Abschnitten be-
schriebenen Variationen der Bodentopographie haben hierauf keinen Einflui3.

2Modellrechnungen von Timmermann et al. (1999) lassen den SchluR zuydemé umfassen-
de, abschlieBende Untersuchung zur Entstehung der Weddell-Polynja die Benutzung eines gekoppelten
Meereis-Atmospéare-Ozean-Modells sinnvoll ist. Dies ist aber nicht Gegenstand dieser Studie.
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Bereits Gordon (1978) hat darauf hingewiesen, daf} die Schichtung im Innern des
Weddellwirbels infolge des Ekman-induzierten Aufquellens und der geostrophisch ba-
lancierten zyklonalen Zirkulation gering ist. In den Untersuchungen aunj&nispoly-
nja (Abschnitt 5.4) konnte gezeigt werden, dal? divergente atnaoispghé und ozeani-
sche Stoimungsfelder eine deutliche Reduktion des Eisvolumens in der Umgebung von
Maud Rise bewirkendrinen. Die Resultate der Experimente mit reduzierteffvis-
sereintrag lassen davér hinaus den Schluf3 zu, dal3 — ureaidig von der Existenz
von Maud Rise (und Astrid Ridge) — bereits geringe Variationen d&w&isserbilanz
an der Oberfiche dieser Region tiefe Konvektion und ein Verschwinden der winterli-
chen Meereisdecke bewirkeomrien. Eine umfassende Untersuchung steht noch aus,
so daf} es an dieser Stelle Spekulation bleibt, ob die Weddell-Polynja durch eine Folge
von Anomalien in der Differenz aus Niederschlag und Verdunstung verursacht worden
sein kann.



Kapitel 6

Fazit und Ausblick

Im Rahmen der hier vorgestellten Arbeit wurde ein gekoppeltes Eis-Ozean-Modell des
Slidpolarmeeres entwickelt, das eine einheitliche Beschreibung der Wechselwirkungen
zwischen Meereis und Ozean sowie Schelfeis und Ozean beinhaltet. Entsprechend dem
Schwerpunkt der Untersuchungen ist das Modellgitter auf den atlantischen Sektor des
Slidpolarmeeres, also auf das Weddellmeer und seine Umgebung, fokussiert.

Das ,,BRIOS-2" genannte Modell wurde anhand der Wassermassenstruktur, der
grofl3skaligen Zirkulation und der Meereisverteilung quantitativ validiert. Beim Ver-
gleich von simulierten mit beobachteten Meereistrajektorien konnte gezeigt werden,
dalR zwar das Windfeld die Bewegung des Meereises auf kurzen Zeitskalen domi-
niert, die grolZumige Drift des Schollenfeldes aber durch di@Bmhg an der Ozea-
noberfliche entscheidend beeinflu3t wird. Gagesr fiiiheren gekoppelten Meereis-
Ozean-Modellen desuBpolarmeeres konnte die Reatdighe der Simulation ent-
scheidend verbessert werden. Hierzu tragen die Entwicklung eines geeigneten Kopp-
lungsschemas, die Verwendung zeitlich hochaadtider Antriebsdaten und realisti-
scher©/S-Verteilungen iir die Initalisierung, insbesondere jedoch die Identifikation
einer geeigneten Parametrisierung vertikaler Vermischungsprozesse bei. Die Verwen-
dung bodenfolgender Vertikalkoordinaten und die Einbeziehung der Schelfeisgebiete
ermoglichte eine realistische Beschreibung der Hydrographie auf dem Kontinental-
schelf im sidwestlichen Weddellmeer. Verbleibende Defizite wurden als Folgen von
Mangeln in den Antriebsdaten (Sommereisausdehung) oder nicht hinreichender Hori-
zontalaufbsung (Abflul3 neu gebildeten Bodenwassers am Hang des Kontinentalschelfs
im stidwestlichen Weddellmeer) identifiziert. Insgesamt lassen die realistische Wasser-
massenstruktur, die realisnah reproduzierte Meereisverteilung und die mit Beobach-
tungen gutubereinstimmende beckenweite Ozeanzirkulation den Schluf3 zu, dafl} das
gekoppelte Modell in vielen Aspekten eineaagiate Beschreibung der Prozesse im
Weddellmeer liefert.

In einer Studie zur Rolle des Meereises im3@iasserhaushalt des inneren Wed-
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dellmeeres konnte gezeigt werden, dal3 die Meereisproduktion die Bildung dichter,
salzreicher Wassermassen auf dem Kontinentalscheltidweastlichen Weddellmeer
kontrolliert und auch die Zirkulation unter dem Schelfeis maf3geblich beeinfluf3t. Ano-
malien des meridionalen Windschubs, wie sie mit der Antarktischen Zirkumpolarwelle
(ACW) verbunden sind, sind mit Anomalien des Eisexports aus dem inneren Weddell-
meer, der Regionusllich der Linie Kapp Norvegia — Joinville Island, eng korreliert.
Negative (sidwértige) Anomalien des meridionalen Windschubs, wie sie mit der Pro-
pagation der Antarktischen Zirkumpolarwelle auftretemikén, sind mit Minima des
Eisexports und einer Reduktion der Meereisbilduigr 'dem gdwestlichen Konti-
nentalschelf verbunden. Die so hervorgerufene Reduktion des Salzeintraggui
AusaiRung des Wassarkpers auf dem Kontinentalschelfalwiend der Simulations-
jahre 1990/91. Die entstehenden Wassermassen sind zu leicht, um einen Beitrag zur
Bildung von Weddellmeerbodenwasser zu leisten.

In Phasen mit erdtitem nordvaitigem Windschub dagegen steigt auch der Eis-
export; die Meereiskonzentration auf dem Kontinentalschelf geht auf ein Minimum
zuntick, wodurch eine edtite Meereisbildung im Folgejahr verursacht wird. Diese Si-
tuation, die in der Simulation kennzeichnend tlie Jahre 1992/93 ist, zeichnet sich
durch die Bildung sehr salzreicher Wassermassen auf dem Kontinentalschelf aus. Die-
se mischen sich am Kontinentalhang mit Modifiziertem Warmem Tiefenwasser, so daf}
Wasser mit den Eigenschaften des Weddellmeerbodenwassers (WSBW) entsteht. Die-
ses Wasser vafit den Filchnerschelf nach Westen und wird entlang dem westlichen
Schelfhang, vor der Kante des Larsen-Schelfeises nach Norden transportieriaBs verl”
das Weddellmeer durch die Scotia-See. Dieser Transport dauert etwa 18 Monate, so
dal3 zwischen der Anregung durch die mit der ACW verbundenen Anomalien und der
Reaktion im ausstrhenden Bodenwasser rund zwei Jahre vergehen. Legt man eine
Periode der mit der ACW verbundenen Schwingung von 4 Jahren zugrunde, sind An-
regung und die Reaktion im Bodenwasserausstrom also gerade gegenphasig korreliert.

Ein zweiter Pfaddhrt das neu gebildete HSSW in die Kaverne unter dem Filchner-
Ronne-Schelfeis. Vom Kontinentalschelf au®sten salzreiche Wassermassen west-
lich und dstlich um Berkner Island herum. Sieagen eine antizyklonale Zirkulation
im Filchnergraben und eine zyklonale Zirkulation unter dem Ronne-Schelfeis. Maxi-
male Schmelzraten in dieser Situation liegen westlich von Berkner Island und unter
dem Filchner-Schelfeis.

Typischer ist die entgegengesetzte Situation: Liegt das Maximum der Dichte der
Wassermassen auf dem Kontinentalschelf an dessen westlichem Eowherssdlzrei-
che Wassermassen durch den Ronnetrog in die Kaverne. Sie bilden eine antizyklonale
Zirkulation unter dem Ronne-Schelfeis und um Berkner Island. Maximale Schmelz-
raten liegen im Westen des Ronne-Schelfeises. In dieser Situation entsteht die aus
fruheren Untersuchungen bekannte Anfrierzone am nordwestlichen Ende des Filchner-
Schelfeises.
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Die Simulationen mit BRIOS-2 lassen den Schluf3 zu, dal3 unter dem Einflul? ei-
ner wechselnden Dichteverteilung vor der Schelfeiskante beide Situationen auftreten
konnen. Fluktuationen des Salzeintragpei’ dem adwestlichen Kontinentalschelf bil-
den so den Ausier fir eine Umkehrung der Zirkulation unter dem Filchner-Ronne-
Schelfeis. Das Signal der zwischehjlichen Variabilieit der Atmosphie wird auf die-
se Weise auch in die Kavernen unter dem Schelfeis getragen.

Zur SilRwasserbilanz des inneren Weddellmeeres, also des Gehidteh sler
Linie Kapp Norvegia — Joinville Islanddgt der Eintrag von Eisschelfwasser einen
wesentlichen Teil bei. Im Mittalber neun Integrationsjahre werden dem inneren Wed-
dellmeer rund 34 mSv#®wasser durch Bildung und Export von Meereis entzogen.
Dieser Sillwasserverlust wird nahezu ausgeglichen durch diiw@ssereinage aus
der Differenz von Niederschlag und Verdunstu®y« £ =~ 19 mSv) und den Eintrag
von Schmelzwasser an der Unterseite der Schelfeisgebiete (9 mSv). In Anbetracht der
hohen Standardabweichung ist die Bilanz alleR®&assertisse an der Obedthe des
inneren Weddellmeeres nicht signifikant von null verschieden.

Die saisonale und zwischetjiliche Variabilitit des Systems wird in erster Linie
durch die mit der Meereisbildung und -schmelze verbundenessElvon Salz bzw.
SliBwasser gepgt. Wie beschrieberufiren mit der ACW verbundene Fluktuationen
der Meereisbildung auf denudivestlichen Kontinentalschelf zu Variationen der Was-
sermasseneigenschaften in diesem Gebiet. Dikkge Vernachéissigung des mit der
Meereisbildung verbundenen Salzeintragkrf"dagegen zur raschen Zenstrig der
beobachteten Wassermasseneigenschaften im gesamten Weddellmeer.

Diese Wechselwirkungen und die Eigenschaften der dabei produzierten Wasser-
massen werden durch die Bodentopographieostiichen Weddellmeer nicht signi-
fikant beeinflu3t. Zwar konnte nachgewiesen werden, daf} die in den Simulationen
auftretende Doppelzellenstruktur des Weddellwirbels durch den Effekt der Um- und
Uberstomung von Maud Rise und Astrid Ridge gaegt'wird. Jedoch stellt sich dies
lediglich als Modifikation der beckenweiten Zirkulation dar, die ohne sichtbaren Ein-
fluR auf die Prozesse auf dem Kontinentalschelf bleibt.

Die mit derUberstomung von Maud Rise und Astrid Ridge verbundenen Vertikal-
bewegungen der Wassatgé fihren zu erbhten vertikalen Vaimeflissen und zu einer
lokalen Reduktion des Eisvolumens; diese Anomalien bleiben in der Simulation jedoch
lokal begrenzt und haben keine Wirkung auf die beckenweite Meereisverteilung. Al-
lerdings kann das Modell die Advektion von Vorticity-Anomalien nicht aséii, so
daf3 nicht ausgeschlossen ist, dal3 ihre Auswirkungen auf die Umgebung uatigrsch”
werden. Die in der Umgebung des Nullmeridiaraufij zu beobachtende hjahrs-
polynja konnte jedoch als ein Effekt des Windfeldes identifiziert werden, der von der
regionalen Bodentopographie weitgehend urailgij ist.

Das gekoppelte Meereis-Ozean-Modell BRIOS-2 hat sich also als ein zur Unter-
suchung des gekoppelten Eis-Ozean-Systems geeignetes Werkzeug herausgestellt. Ein
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kritischer Punkt des Modells bleibt die Parametrisierung des vertikalen Austausches
von Warme, Salz und Impuls. Zwar konnte im Rahmen dieser Arbeit eine Beschreibung
gefunden werden, die den Anstien an eine realistische Reproduktion von Wasser-
massenstruktur und Meereisverteilung auch bei Auftreten schwach stabiler oder labiler
Schichtung gemgt; dennoch erscheint die Entwicklung einer eleganten, geschlossenen
Parametrisierung von Konvektionsereignissen, die beispielsweise die Inforrabgon
partielle Eisbedeckung von Gitterzellen ausnutzenrité, als ein wichtiger Schritt zur
weiteren Verbesserung des Modells. Eine geeignete Beschreibung des Absinkens von
neu gebildetem Bodenwasser am Hang desa&stlichen Kontinentalschelfs — ent-
weder durch Erbiiung der Aufbsung, durch gezielte Variation der Bodentopographie
oder durch eine geeignete Parametrisierungiree dauber hinaus eine geschlossene
Beschreibung der Wechselwirkungsmechanismen von Anomalien der at@nissplen
Zirkulation bis zur Bildung von Weddellmeerbodenwasseragtichen.

Nachwort

Als James Weddell im Juli 1824 wieder in England eintrifft, ist ihm nicht bewu(3t, dai3
er auf seiner Reise in dieuBhemisphre grol3es Gick hatte. Er verbreitet einen Be-
richt, dal3 es nach dem Durchqueren eines Treibeisty noglich sei, in ein nahezu
eisfreies Meer zu gelangen und in diesem hohe Breiten zu erreichen. Im Jahre 1837
versucht &bastien @sar Dumont d’Urville, ein erfahrener frassiScher Nautiker und
Hydrograph, Weddells Kurs zu verfolgen. EoBt’jedoch auf eine Meereisdecke, die

so dicht ist, dal3 sie ein weiteres Vordringen nadde&i unneglich macht. Nach sei-

ner Rickkehr im Jahre 1838 bekundet er Zweifel an Weddells Bericht und bezichtigt
Weddell der Lige.

Aus Fernerkundungsdaten wissen wir heute, dal3 Meereisbedingungen, wie Wed-
dell sie antraf, im Weddellmeer sehr selten sind. In den Beobachtungen der Jahre 1973-
1997 (Zwally et al., 1981; Heygster et al., 1996) zeichnet sich besonders der Sommer
1992/93 durch geringe Eiskonzentration im westlichen Weddellmeer aus. Im Rahmen
der vorliegenden Arbeit konnte gezeigt werden, daf3 dies eine Folge von oimgjesin”
groRem nordwaitigem Windschub war, der zu starkem Eisexpahrté. Eine Expe-
dition mit dem deutschen Forschungseisbrecher ,,Polarstern” nutzte im Jahr 1993 die
seltene Gelegenheit zu einem VorstoR entlang des Larsen-Schelfeisesudaoh &
bot sich ,,die Mglichkeit, Entdeckerfreude zu empfinden, als wir weiRe Stellen auf
der Karte erforschten, an denen nicht einmal die Bodentopographie bekannt war, ge-
schweige denn die ozeanographischen, chemischen und biologischen Bedingungen”
(E. Fahrbach in Bathmann et al., 1994). Wasaalrst wie Zufall aussieht, stellt sich



KAPITEL 6. FAZIT UND AUSBLICK 111

hier als Teil einer quasiperiodischen Varialaititler Atmosphie dar. Atmospére, Eis

und Ozean sind in hohen Breiten eng miteinander verbunden, und das Studium des
gekoppelten Systems dieser drei Komponentamké es in der Zukunft eroglichen,

solche Anomalien vorherzusagen. Reisen in did@®larregion \@fen dann um eine
Unwagbarkeitairmer.
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Anhang A

Vertikale Aufl dsung

Wie in Abschnitt 2.5.1 beschrieben, nimmt die vertikale Aséliig im hier verwen-
deten s-Koordinaten-System zur Obacfie und zum Boden hin zu. Tabelle A.1 gibt
die Tiefe der skalaren Gitterpunkte der einzelnen Schichten an unterschiedlich tiefen
Stellen des Modellgebietes an.

Schicht Hin | Kontinentalhang Hmax
24 4.16 m 15.74 m 27.31m
23 12,50 m 52.71m 92.92m
22 20.83m 98.74 m 176.65m
21 29.16 m 156.31 m 283.45m
20 37.50m 228.23m| 418.97m
19 45.83 m 317.59m| 589.35m
18 54.16 m 427.34m| 800.52m
17 62.50 m 559.86 m| 1057.23 m
16 70.83 m 716.22 m| 1361.62m
15 79.16 m 895.45m| 1711.74m
14 87.50 m 1093.95m| 2100.39 m
13 95.83 m 1305.45m| 2514.96 m
12 104.16 m 1521.47 m| 2938.68 m
11 112.50 m 1732.88 m| 3353.25m
10 120.83 m 1931.37 m| 3741.90 m
9 129.16 m 2110.60 m| 4092.03 m
8 137.50 m 2266.96 m| 4396.42 m
7 145.83 m 2399.48 m| 4653.12m
6 154.16 m 2509.23 m| 4864.29 m
5 162.50 m 2598.58 m| 5034.67 m
4 170.83 m 2670.51 m| 5170.19 m
3 179.16 m 2728.08 m| 5276.98 m
2 187.50 m 2774.11 m| 5360.72 m
1 195.83 m 2811.08 m| 5426.33 m

Boden | 200.00 m 2826.82 m| 5453.64 m

Tabelle A.1: Tiefen der einzelnen Niveaus sowie die Tiefe des Ozeans an der flachsten
Stelleuber dem Kontinentalschelfiper dem Schelfhang sowie am tiefsten Punkt des
Modellgebiets.
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Anhang B

Sensitivitat der Eisausdehnung im
nordwestlichen Weddellmeer
gegeniber der bodennahen
Lufttemperatur

Wie in Abschnitt 3.3.1 beschrieben, wurde eine Sensitisgtudie mit dem Ziel durch-
geflihrt, die Ursachenui’die Unterschtzung des Eisvolumens an der Spitze der Ant-
arktischen Halbinsel zu erkunden. Hierbei wurde das Modell jeweils mit Daten aus
der ECMWFAnNalyseund derReanalysales Jahres 1992 angetrieben, wobei die Da-
ten jedes Jahres zyklisch wiederholt wurden. Um Effekte eines evtl. unterschiedlichen
ozeanischen Stmungsfeldes auszuschlieRen, wurden zwei weitere Experimente mit
demungekoppelteicismodell durchgeifirt. Der Ozean wird in diesen Simulationen
durch das eindimensionale Deckschichtmodell von Lemke (1987aseptiert; die
Strdmung an der Meeresobextlie ist dem Ozeanmodell von Beckmann et al. (1999)
entnommen. Die unteren Randbedingungen sind in diesen beiden Experimenten also
identisch, so dal3 Unterschiede nur als Folge unterschiedlichen atansspien An-
triebs entstehendgdnen.

Im Abschnitt 3.3.1 wurde bereits darauf hingewiesen, dal’ im Norden der Antarkti-
schen Halbinsel der Unterschied zwischen den Temperaturen der Reanalyse und denen
der Analyse im Polarsommer rund 1 Bi&C betigt. Nach 8den hin nimmt die Dif-
ferenz zu; im sdwestlichen Weddellmeer sind die Daten Belanalyseim bis zu6°C
warmer als die deAnalyse Vergleiche mit Messungen an Bord des Forschungsschiffes
,,Polarstern” vahrend der 1992 durchggfiten Expedition ANT X/2 in dasuglivestli-
che Weddellmeer lassen den Schlul zu, daf? die ECMWF-Reanalysen die sommerliche
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-4 32 24 -16 -08 0. 08 16 24 32 4 °C
Abbildung B.1: Mittlere Lufttemperatur in 2 métie in den Analysen (links) und den
Reanalysen (rechts) des Euaigthen Zentrumsuf 'mittelfristige Wettervorhersagen
(ECMWEF). Dargestellt sind Monatsmittel vom Januar 1992.

[ \ \ \
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Abbildung B.2: Sommerliche Verteilung der Eiskonzentration im Weddellmeer in Ex-
perimenten mit dem ungekoppelten Meereismodell, angetrieben mit Daten aus der
ECMWF-Analyse(links) und der ECMWHReanalysdrechts). Dargestellt sind Mo-
mentaufnahmen vom 4. Februar 1992, die aspnitativ éif den gesamten Sommer
1992 sind.
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Temperatur in dieser Region um einige Grazeischtzen! Auch Modellrechnungen
mit dem Regionalen (Atmospinén-) Modell REMO weisen darauf hin, dal3 die boden-
nahen Temperaturen der ECMWF-Reanalysérgind des Polarsommers indsvest-
lichen Weddellmeer um einige Grad zu hoch sind (Birnbaum, pers. Mitteilung).

Im Mittel Uber die 2 m-Temperaturen im Januar des Jahres 1992 (Abb. B.1) erkennt
man zudem, daf3 sich in den bodennahen Temperaturfeldern der Reanalyse ein Streifen
mit Temperatureuber —1.6°C an der Antarktischen Halbinsel entlang zieht, der in
der Temperaturverteilung der Analyse nicht zu finden ist und vermutlich als Folge des
Spektralansatzes im Atmospighmodell entsteht. In der betroffenen Region liegt die
Lufttemperatur deutlich oberhalb der Obadtfiengefrierpunktstemperatur des Ozeans,
so daf3 sich der FluR3 sensiblerawtie zwischen Ozean und Atmospé umkehrt und
Meereis schmilzt. Da nach Norden die solare Einstrahlung zunimmt, ist an der Spitze
der Antarktischen Halbinsel die Reaktion anotén: Wahrend in dem mit den Daten
aus derAnalyseangetriebenen Experiment das westliche Weddellmeer Anfang Febru-
ar noch vollséindig mit Meereis bedeckt ist, ist die Spitze der Antarktischen Halbinsel
in dem mit Daten aus déReanalysangetriebenen Experiment eisfrei (Abb. B.2). Im
Sliden des Weddellmeeres ist der Temperaturunterschied zwigetadysenund Re-
analysemoch goR3er, doch liegt hier die 2 m-Temperatur auch im Sommer unterhalb
der Oberffichengefrierpunktstemperatur, so daf3 die Wirkung auf die Meereisdecke hier
gering bleibt.

Untersuchungen von Windutiér (1997) weisen darauf hin, dal3 auch Fehler im
Windfeld fur ein Ablosen der Eisdecke an der Antarktischen Halbinsel sorgand.
Signifikante Unterschiede im Windfeld sind zwischen den beiden Datess jedoch
nicht festzustellen, so dal’ die beobachtete Senaitieitideutig dem Effekt unter-
schiedlicher Lufttemperaturen zugeordnet werden kann.

Obwonhl die Reanalysen des ECMWEF offenbar systematische Fehler aufweisen,
bieten sie doch den \orteil eines konsistenten, mit einheitlichen Parametrisierungen
gerechneten Datensatzesir Jntersuchungen zur zwischahylichen Variabiligt ist
dies eine notwendige Bedingung.

IMessungen auf dem Kontinentalschelf vor dem Ronne-Schelfeis zeigen typische Lufttemperaturen
zwischen -5 und-8°C in der zweiten Hdlifte des Monats Januar. Die entsprechenden Temperaturen der
ECMWEF-Reanalyse liegen dagegen zwischen -1.5-usitC.



Anhang C

Sensitivitatsstudien zur Meereisdrift

Im Verlauf der mit dem gekoppelten Modell durchgeften Untersuchungen stellte
sich eine hohe Sensitiat der simulierten Eisdrift gegabér dem Wert des Drehwin-
kels© in der Parametrisierung der Schubspannung zwischen Meereis und Ozean (Glei-
chung 2.62) heraus (Abschnitt 3.3.3). Einen Eindruck hiervon vermitteln die Abbildun-
gen C.1und C.2.

In den ungekoppelten Meereismodellen von Harder (1994) und Fischer (1995)
sowie von Timmermann (1997) wurde der konstant vorgeschriebene geostrophische
Ozeanstrom an die Impulsbilanz des Meereises mit einem Drehwinkebven25°
angekoppelt. Die beiden erstgenannten Modelle benutzten die mittlere geostrophische
Strdmung aus einem Ozeanmodell (Olbers unddher, 1991); das Siniungsfeld @t
das letztgenannte war aus Meereisdriftfeldern und Modellrechnungen (Kottmeier und
Sellmann, 1996; Ross, pers. Mitteilung) abgeleitet. Wird derselbe Drehwinkdid”
Ankopplung der Swinung im obersten Niveau des Ozeanmodells in BRIOS-2 ange-
wandt, wird die Bahn der simulierten Boje gegeei der beobachteten Trajektorie
stark nach links versetzt (Abb. C.1).

Vernachéissigt man die Ekman-Drehunglitf§ (© = 0°), so zeigt sich, daf}
die simulierte Meereisdrift gegabér den Beobachtungen nach rechts verdreht wird
(Abb. C.2). Die Modellbojen bleiben dadurch bei ihrer Drift nach Ostamgé€r im
eisbedeckten Gebiet, so dal’ die Trajektorien insgesamel sind, dabei jedoch ge-
geruber der beobachteten Driftgeschwindigkeit deutlich zu langsam.

Die Betrachtung von beobachteten und simulierten Bojentrajektorien hat also eine
hohe Sensitivit der Eisdrift gegembder der Wahl des Drehwinkets gezeigt, wobei
fur © = 10° (Abb. 3.11) die besté&bereinstimmung zwischen Modell und Beobach-
tung erzielt wurde. Mit den nahe an der Beobachtung liegenden Modellversionen mit
© = 5°,10° und15° wurden noch Experimente mit \antderten Schubspannungskoef-
fizientenc,, undcgy;, durchgefinrt. Hier ergab sich jedoch keine qualitative dedeé-
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Abbildung C.1: Vergleich von beobachteter und simulierter Meereisdnf®f = 25°.
Dargestellt sind beobachtete (schwarz) und simulierte (farbig) Meereistrajektorien.
Markierungen sind in Intervallen von 30 Tagen angebracht. Alle 60 Tage wird eine
neue Modellboje ausgesetzt.

Abbildung C.2: Wie Abb.C.1, jedoch = 0°
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rung der Resultate, und die Variation gegbai' den in Kapitel 2 angegebenen Werten
brachte keine weitere Verbesserung der simulierten Meereisdrift.

Eine weitere Optimierung der simulierten Meereisdritirer'noglicherweise ge-
lungen, indem die mit der Bodentopographie variierende Tiefe des obersten Geschwin-
digkeitspunktes des Ozeanmodells in einer variablen, tiefema@pén Beschreibung
des Drehwinkel® benicksichtigt worden &ie. Da jedoch die Reaktion des Gesamt-
systems auf die variderte Meereisdrift in den Experimenten @it= 5, 10 und 15
gering war, wurde auf diesen letzten Schritt der Optimierung verzichtet.
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