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Vorwort

Der Gegenstand dieser Arbeit sind Erweiterungen eines dynamisch-thermodynamischen,
groBskaligen Meereismodells zur Untersuchung der Rolle der Deformation bei der Bil-
dung der Eisdecke im Weddellmeer. Eingefiihrt wird die Unterscheidung des Eises in
zwel Klassen, in deformiertes und nicht-deformiertes Eis. Die unterschiedlichen Dicken
des FEises beider Klassen werden als prognostische Variable beschrieben. Die zeitliche
Entwicklung der Eisdicke und -konzentration der beiden Eisklassen ist durch insgesamt
vier erweiterte Kontinuititsgleichungen gegeben, die Transformationsterme zur Um-
wandlung nicht-deformierten Eises in deformiertes enthalten. Mit diesem Modell kénnen
deutliche Unterschiede in der rdumlichen Verteilung wie in der zeitlichen Entwicklung
(Jahresgang) der beiden Eisklassen festgestellt werden, was sowohl zum besseren Ver-
standnis der beteiligten Prozesse beitrdgt als auch die Moglichkeiten erweitert, die

Simulationsergebnisse mit Beobachtungen zu vergleichen.

Eine zweite Erweiterung des Modells besteht in der Einfiihrung des Alters des Eises als
prognostische Variable. Dieses Alter wird hier fiir die beiden Eisklassen getrennt berech-
net und durch jeweils eine erweiterte Kontinuititsgleichung beschrieben. Das entwickelte
Verfahren hédngt nicht von der Anzahl der Eisklassen ab; es kann fiir Ein- wie Mehr-

klassenmodelle angewendet werden.

Die dritte Neuerung besteht in der Modellierung von Trajektorien der Drift materieller
Korper (Bojen, Eisschollen). Diese Methode liefert zum einen eine anschauliche Darstel-
lung der Eisdynamik; zum anderen erlaubt sie den direkten Vergleich mit beobachteten
Trajektorien von Eisdriftbojen. Die Simulation von Trajektorien wurde zunichst einge-
fiihrt, um die in die Impulsbilanz eingehenden Modellparameter einzustellen. Das
Verfahren erwies sich dabei als so niitzlich, dal es als eine Standardmethode zur

Beschreibung der Eisdrift empfohlen werden kann.

Das 1. Kapitel gibt eine Darstellung der Rolle des Meereises im Klimasystem und in
Klimamodellen, der Moglichkeiten des Vergleichs mit Beobachtungen, der Rolle der
dynamischen Prozesse fiir die Entwicklung der Eisdecke und der Motivation fiir die

eingefiihrten Erweiterungen des Modells.

Im 2. Kapitel werden die Gleichungen des Modells mit einer einzigen Eisklasse beschrie-

ben, die den Ausgangspunkt dieser Arbeit darstellen.
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Das 3. Kapitel legt die neu eingefiihrten Erweiterungen des Modells dar: die
Unterscheidung des FEises in die beiden Klassen deformiertes und nicht-deformiertes Eis,

die Modellierung des Eisalters sowie das Verfahren zur Simulation von Drifttrajektorien.

Das 4. Kapitel beschreibt den verwendeten Antrieb des Modells, die numerischen

Methoden und den erforderlichen Rechenaufwand.

Das 5. Kapitel befalit sich mit der geeigneten Einstellung der Modellparameter, die fiir
die im nichsten Kapitel beschriebene Standardsimulation und deren Variationen verwen-
det wird. Zur Bestimmung der Parameter werden die vom Modell simulierten
Trajektorien mit denen beobachteter FEisdriftbojen verglichen. Ferner wird die

Abhingigkeit der dynamischen Parameter von der Zeitskala des Antriebs untersucht.

Im 6. Kapitel werden die Simulationsergebnisse des Standardlaufs vorgestellt und

interpretiert.

Das 7. Kapitel befat sich mit dem Vergleich der Simulationsergebnisse mit
Beobachtungen der Expeditionen WWGS 1989 und 1992.

Im 8. Kapitel wird eine Reihe von Simulationen mit variierten Modellparametern,

gednderter Zeitskala des Antriebs und Modifikationen der Modellgleichungen gezeigt.

Das 9. Kapitel zieht ein Fazit und liefert einen Ausblick auf kiinftige Forschungsaufgaben

und -methoden der grof3skaligen Meereismodellierung.

Diese Diplomarbeit wurde an der Universitit Bremen in Kooperation mit dem Alfred-
Wegener-Institut fiir Polar- und Meeresforschung (AWI), Bremerhaven, unter Betreuung
von Prof. Dr. P. Lemke erstellt. Mein besonderer Dank gilt H. Fischer fiir umfangreiche
Unterstiitzung in Fragen der Anwendung des Einklassenmodells. H. Eicken und W.
Dierking trugen in Expeditionen gewonnene Beobachtungen der Eigenschaften des Eises
im Weddellmeer bei. Die Satellitenbeobachtungsdaten der Eiskonzentration wurden von
K. Saheicha ausgewertet. Die iiber H. Fischer bezogenen Bojendaten wurden von D.
Crane und C. Kottmeier in aufbereiteter Form zur Verfiigung gestellt. Die vom
Deutschen Wetterdienst (DWD), Offenbach, erhaltenen ECMWE-Daten wurden von R.

Schnur und H. Fischer aufbereitet.
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1. Beitrige der Meereismodellierung zur Klimaforschung
1.1. Meereis als Klimakomponente und -indikator

Meereis tritt an der Grenzfliche zwischen Ozean und Atmosphire in polaren Regionen
auf. Es bildet dort eine diinne, feste Schicht zwischen zwei Fluiden mit i. a. turbulentem
Verhalten und modifiziert die Kopplung der beiden Klimakomponenten Ozean und
Atmosphire entscheidend. AufBerdem wirkt das Meereis selbst direkt als
Klimakomponente, indem es einen Teil der Erdoberfliche darstellt, der ein deutlich
anderes Reflexionsverhalten gegeniiber Strahlung besitzt als Ozeane oder Landmassen.

Wichtige Beitrige des Meereises zum Klimageschehen sind:

- Verdnderung der Strahlungsbilanz der Erdoberfliche: Meereis besitzt eine hohe
Reflektivitit (Albedo) fiir kurzwellige (solare) Strahlung.

- Verringerter FluB sensibler und latenter Warme im Austauschproze3 zwischen Ozean
und Atmosphére: Meereis wirkt als Isolator. Der bei Anwesenheit von Meereis verrin-
gerte Wirmeflu3 verdndert die Temperaturprofile in Ozean und Atmosphire und hat
dariiber einen Einfluf auf deren Dichteschichtung, auf Konvektions- und andere damit

zusammenhingende Prozesse.

- Modifikation des Salzgehalts der ozeanischen Deckschicht: Bei der Bildung von
Meereis wird Salz in die umgebende ozeanische Deckschicht freigesetzt, was deren
Dichte erhoht, die Dichteschichtung im Ozean destabilisiert und somit Konvektion be-
giinstigt. Umgekehrt bewirkt ein Schmelzen des Eises einen Fluf salzarmen Wassers in
die Deckschicht und eine Stabilisierung der Dichteschichtung.

- Der Austausch von Impuls zwischen Ozean und Atmosphére, der Windantrieb der
Meeresoberfliche, wird durch das Meereis veridndert. Grofle Flichen glatten Eises
verringern den Einflu des Windes auf den eisbedeckten Ozean, wihrend Eisfelder mit

zahlreichen rauhen Schollen zu einem verstirkten Impulsaustausch fiihren konnen.

Eine weitere Bedeutung fiir die Klimaforschung hat das Meereis als Klimaindikator, da
die Ausdehnung der polaren Meereisdecken sehr sensibel auf Klimaschwankungen

reagiert.
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1.2. Meereis in Klimamodellen

In umfassenden Klimamodellen ergibt sich das Meereis als Resultat der Energiebilanz an
der Grenzflaiche zwischen Ozean und Atmosphire: Entzieht die Atmosphire iiber
Wirmefliisse und Strahlung der ozeanischen Deckschicht mehr Energie, als der
Wirmeflufl aus dem tiefen Ozean liefert, so kiihlt die Deckschicht ab und bildet bei
Erreichen des Gefrierpunkts Meereis. Erfolgt dann spiter eine Nettozufuhr an Energie in
die Deckschicht, wird das Eis wieder geschmolzen. GroB3skalige Klimamodelle mit meh-
reren gekoppelten Komponenten, die zumindest Ozean und Atmosphire enthalten,
werden in polaren Regionen ohne eine Beriicksichtigung des Meereises keine realisti-

schen Ergebnisse liefern konnen.

Die Aufgabe der Meereismodellierung besteht darin, fiir die Verbesserung der gekoppel-
ten Ozean-Atmosphidren-Modelle eine geeignete Beschreibung der Grenzflachenprozesse
zu geben, die die wesentlichen Einfliisse der Eisdecke auf das Klimageschehen erfaf3t und
mit einem angemessenen numerischen Aufwand implementiert werden kann. Zur
Entwicklung solcher Meereismodelle und zum Vergleich von Meereismodellen unter-
schiedlichen Typs ist es niitzlich, Ozean und Atmosphire als Randbedingungen vorzu-
geben und die Reaktionen des Meereises zunidchst fiir sich zu studieren, ohne auf die
Wechselwirkungen zwischen Ozean und Atmosphire einzugehen. Von dieser Art ist das
hier verwendete Meereismodell: Der durch die ECMWEF-Analysen beschriebene Zustand
der Atmosphire in Bodennihe wird als zeitabhingige Randbedingung vorgegeben.
Ebenso wird der Zustand des tiefen Ozeans (Temperatur, Salzgehalt, geostrophische
Stromung) fest vorgeschrieben. Untersucht wird dann die Reaktion der ozeanischen

Deckschicht auf die zeitlichen Anderungen der Randbedingungen.

Einen Ansatz fiir ein groBskaliges thermodynamisches Meereismodell mit vorgegebenen
atmosphirischen und ozeanischen Randbedingungen erstellten Parkinson und
Washington (1979). Die von diesem Modell prognostizierten Gefrierraten liegen in
realistischer GroBenordnung, doch die simulierte Eisdecke zeigt wenig Ubereinstimmung
mit Beobachtungen. Der Grund dafiir ist am offensichtlichsten in den polnahen Regionen
zu erkennen: Dort ist es auch im Sommer so kalt, daf fast das ganze Jahr iiber neues Eis
gefroren wird. Im Jahresmittel wird dort deutlich mehr Eis produziert als geschmolzen,
so dal die Eisdicke unbegrenzt anwéchst; das Modell erreicht keinen zyklostationiren
Zustand. Fin realistisches grof3skaliges Eismodell muf} also neben der Thermodynamik
die Advektion beriicksichtigen, die das Eis aus den kalten Zonen mit hohen Gefrierraten

in Regionen geringerer Breite und hoherer Temperaturen transportiert, wo es schmilzt.
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Eine Beschreibung der Bewegung des Eises auf Grundlage einer fundierten Behandlung
der inneren Spannungen im Eis leistet das dynamische Eismodell von Hibler (1979). Das
hier verwendete Eismodell kombiniert den im wesentlichen thermodynamischen Ansatz
von Parkinson und Washington (1979) mit dem dynamischen Ansatz von Hibler (1979).
Eine dritte, wesentliche Komponente ist das Deckschichtmodell von Lemke (1987), mit
dem der ozeanische Wirmeflu3 nicht mehr eine vorgegebene Konstante, sondern eine
aus den Gefrier- und Schmelzprozessen in der Deckschicht abgeleitete prognostische
Grofe ist.

1.3. Fragestellungen dieser Arbeit

Das Ziel groB3skaliger Meereismodelle besteht darin, die rdumliche und zeitliche
Entwicklung des Meereises als Klimakomponente moglichst realistisch zu simulieren -
mit der Nebenbedingung, daf das einfachste und numerisch unkomplizierteste Modell zu
suchen ist, das dieser Aufgabe gerecht wird. Aus diesem Ziel ergeben sich die folgenden

Fragestellungen, die den Ausgangspunkt dieser Arbeit bilden:

1.) Zur Beurteilung, welches Meereismodell der Realitdt am nédchsten kommt, miissen -
moglichst viele - Eigenschaften des Meereises gefunden werden, die sowohl beobachtet
als auch vom Modell prognostiziert werden konnen, so daf} ein Vergleich der Simulation
mit der beobachteten Natur méglich ist. Bislang liegen iiber die Eisdecke hauptséichlich
Informationen iiber den Bedeckungsgrad (Eiskonzentration, Anteil eisbedeckter Fliche
an der gesamten Oberflidche) und iiber die Eisdrift vor; Messungen der Eisdicke konnen
bislang nicht flichendeckend vorgenommen werden. Im Rahmen dieser Arbeit werden
mehrere GroBen eingefiihrt, die vom Modell prognostiziert werden konnen und die
entweder bereits beobachtbar sind oder aber mit noch zu entwickelnden Methoden der

Beobachtung zuginglich gemacht werden konnen:

- Die Rauhigkeit des Eises, welche den Hauptgegenstand dieser Arbeit darstellt. Die
inneren Krifte im Eis iiben Verformungsarbeit aus, die sich in geometrischer Rauhigkeit
des Meereises (Prefeisriicken u. 4.) duBlert. Das groBskalige Meereismodell kann zwar
nicht die einzelnen Rauhigkeitselemente auf einzelnen Schollen auflosen, aber durchaus
Voraussagen machen, in welchen Regionen grole Mengen rauhen Eises produziert
werden und wohin dieses rauhe Eis driftet. An Beobachtungen der Rauhigkeit liegen
derzeit Bohrlochuntersuchungen (Eicken et al., 1994) und Laseraltimetermessungen vom

Helikopter aus (Dierking, 1994) vor. Ein noch zu entwickelndes Verfahren zur fliachen-
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deckenden Beobachtung der Rauhigkeit konnte in der Auswertung der Form des
Riickstreusignals satellitengestiitzter aktiver Mikrowellensensoren (z. B. Radaraltimeter)

bestehen.

- Das Alter des Eises. Niitzlich ist insbesondere die Unterscheidung zwischen einjdhrigem
und mehrjdhrigem Eis, die bei Eiskernuntersuchungen (z. B. durch Eicken et al., 1994)
wie auch mit Fernerkundungsmethoden durchgefiihrt werden kann. Grundlage dieser
Unterscheidung bei Beobachtungen ist der Umstand, daB3 in der Schmelzperiode im
Sommer die physikalischen Eigenschaften des Eises, z. B. dessen Salzgehaltsprofil,
deutlich wahrnehmbar verdndert werden. AuBlerdem hat é&lteres FEis eine dickere
Schneeauflage als junges, was sich in einem Unterschied der im Infrarotkanal satelliten-
gestiitzter Sensoren melbaren Oberflichentemperatur an der Grenzfliche Schnee-

Atmosphire dufert.

- Trajektorien von Driftkérpern (Driftbojen, Eisschollen o. d.). Die vom erweiterten
Eismodell simulierten Trajektorien geben nicht nur eine anschauliche Darstellung der
groBskaligen Eisbewegung, sondern erlauben zudem einen direkten Vergleich mit beob-
achteten Trajektorien ausgesetzter Driftbojen. Eine weitere Vergleichsmoglichkeit ist
gegeben, wenn mit Fernerkundungsmethoden die Drift einzelner Eisschollen oder ande-

rer, eindeutig identifizierbarer Objekte festgestellt werden kann.

2.) Zum Verstiandnis der Klimakomponente Meereis ist es wichtig, die Rolle der einzel-
nen Prozesse festzustellen, die an der Bildung der Eisdecke beteiligt sind. Beispielsweise
kann dickes Eis durch thermodynamisches Gefrieren oder durch Ubereinanderstapeln
bereits vorhandenen Eises aufgrund von Deformationsprozessen gebildet werden. In dem
dynamisch-thermodynamischen Meereismodell wird die resultierende Eisdickenverteilung
als prognostische Variable unmittelbar ausgegeben; aber in welchem Umfang
Deformation, thermodynamische Prozesse oder die Wechselwirkung mehrerer Prozesse
zu ihr beigetragen haben, ist nicht einfach festzustellen und bildet eine Fragestellung
dieser Arbeit. Vorweggenommen sei das bemerkenswerte Simulationsresultat, daf3
Deformationsprozesse in gleicher Groflenordnung zum Aufbau der Eisdickenverteilung

beitragen wie das thermodynamische Wachstum.

3.) Das verwendete gekoppelte dynamisch-thermodynamische Meereismodell enthilt
mehrere Parameter, die bislang weder durch direkte Messungen noch durch eine Theorie
zuverldssig bestimmt werden konnen. Je mehr voneinander unabhingige GroBen eine

Verifikation der Simulationsergebnisse mit den in der Natur beobachteten Prozessen
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ermoglichen, umso geringer wird die verbleibende Zahl unbestimmter, frei wahlbarer
Parameter. Verwendet man beispielsweise nur die beobachtete Eiskonzentration und
-dicke als Verifikationsdatensatz, so kann im Modell eine unrealistisch hohe thermo-
dynamische Schmelzrate kompensiert werden durch einen iiberhdhten Einstrom von Eis.
Zieht man jedoch zusitzlich beobachtete Bojentrajektorien heran, so wird der Fehler in
der simulierten Eisdynamik offensichtlich. Je groler die Zahl beobachteter GréBen ist, an
denen die Modellergebnisse iiberpriift werden, umso besser kann gewéhrleistet werden,
daB nicht nur das in einer Variablen (z.B. Fisdickenverteilung) gemessene
Gesamtresultat der Simulation realistisch ist, sondern dal zudem die einzelnen, dynami-
schen wie thermodynamischen, Prozesse, die zu diesem Ergebnis beitragen, die Realitit

zutreffend wiedergeben.

4.) Die Feststellung, dafl ein groflskaliges Meereismodell Advektionsterme enthalten
mul}, wird wohl kaum mehr bezweifelt. Offen ist allerdings die Frage der Beitrige der
einzelnen Terme in der Impulsbilanz, wobei die Hauptschwierigkeit in der Behandlung
der Krifte durch interne Spannungen im Eis besteht. Das Modell von Hibler (1979)
beruht auf einer theoretisch fundierten Beschreibung der Eisrheologie, die sowohl
Konvergenz der Eisdrift als auch Scherdeformation enthilt. Allerdings ist dieser Ansatz
numerisch aufwendig. Ansitze wie das "cavitating fluid"-Modell von Flato und Hibler
(1992), die lediglich Deformationskrifte bei Konvergenz enthalten, jedoch keine
Scherdeformation beriicksichtigen, sind wesentlich einfacher zu l6sen. Die Frage ist
daher, ob die Scherdeformationskrifte vernachldssigt werden konnen, um die
Impulsbilanz fiir das Meereis entscheidend zu vereinfachen. Die unten aufgefiihrten
Ergebnisse zeigen jedoch, dafl in dem Modell nach Hibler (1979), hier angewendet auf
das Weddellmeer, rund zwei Drittel der auftretenden Krifte auf Scherdeformation und
lediglich ein Drittel auf Konvergenz beruhen. Daher ist nicht zu erwarten, dafl ein Modell
ohne Scherdeformationskrifte dhnliche Ergebnisse liefert wie ein komplizierteres, wel-

ches diese Krifte beriicksichtigt.
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2. Das gekoppelte dynamisch-thermodynamische Modell mit einer Eisklasse

2.1. Wechselwirkung dynamischer und thermodynamischer Prozesse bei der

Entwicklung des Meereises

Meereis entsteht durch den Ubergang von Meerwasser aus der fliissigen in die feste
Phase; das Schmelzen des Meereises ist der Phaseniibergang in der umgekehrten
Richtung. Bestimmend fiir diese thermodynamischen Prozesse ist die Energiebilanz an
der Oberfliche des Ozeans bzw. des Meereises, welche vor allem durch die Atmosphire
bestimmt ist: Entzieht die Atmosphire der ozeanischen Deckschicht mehr Energie, als
diese in Form sensibler Wirme gespeichert hat, dann liefert die ozeanische Deckschicht
diese Energiedifferenz durch Freisetzung latenter Wirme bei dem Ubergang aus der
fliissigen in die feste Phase, d. h. es wird Meereis gebildet. Umgekehrt bewirkt eine

Netto-Energiezufuhr in die ozeanische Deckschicht das Schmelzen des Meereises.

Die rdaumliche Verteilung des Meereises hingt aufler von den durch die Energiebilanz
beschriebenen thermodynamischen Prozessen des lokalen Gefrierens und Schmelzens von
der Advektion ab, die sich als Resultat der in die Impulsbilanz eingehenden Krifte ergibt.
Die Gesamtbilanz der Anderung der lokal vorhandenen Eismenge durch thermodynami-
sche und dynamische Prozesse wird durch erweiterte Kontinuitidtsgleichungen beschrie-

ben.

Ein zweiter Effekt der Dynamik ist die Modifizierung der thermodynamischen Prozesse,
die sich deutlich unterscheiden fiir Fldchen eisfreien, offenen Wassers einerseits sowie fiir
eisbedeckte Flichen andererseits. In Regionen offenen Wasser findet ein intensiver
Wirmeaustausch zwischen Ozean und Atmosphire statt, bei dem in der Regel hohe
Wirmefliisse und damit hohe Gefrier- bzw. Schmelzraten auftreten. Demgegeniiber ist
fiir Flachen eisbedeckten Wassers wegen der isolierenden Wirkung des Meereises und
dessen Schneeauflage die thermische Kopplung von Ozean und Atmosphére reduziert.
Indem Advektionsprozesse das Verhiltnis offener zu eisbedeckter Meeresoberfliche

verdandern, modifzieren sie das thermodynamische Wachstum des Eises.

Umgekehrt beeinflufit die Thermodynamik die Dynamik des Eises. Deutlich zeigt sich
dies bei den inneren Spannungen im Eis: Der Widerstand des Meereises gegen eine Drift
mit hoher Konvergenz oder hoher Scherdeformation hingt von der Eiskonzentration und
-dicke ab, die das Meereis in der betrachteten Region besitzt. Die dynamischen und die

thermodynamischen Prozesse liefern also nicht nur beide einen essentiellen Beitrag zur
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Massenbilanz des Meereises, sondern beeinflussen sich zudem gegenseitig. Ein realisti-
sches Modell des Meereises mufl die Thermodynamik und die Dynamik als miteinander

wechselwirkende Komponenten enthalten.

Deformationsprozesse stellen einen wichtigen Term der Kopplung von Dynamik und
Thermodynamik des Meereises dar. Unter Deformation ist hier die mechanische
Formveridnderung des Meereises zu verstehen: bei Eisdrift mit hoher Konvergenz oder
mit hohen Scherdeformationsraten und zugleich hoher Eisbedeckung kollidieren die
einzelnen Eisschollen, verformen sich dabei ("Ridging") oder werden iibereinander-
geschoben ("Rafting") und bilden PreBeisriicken und &hnliche Formen deformierten
Eises. GrofBskalig betrachtet besteht der wesentliche Effekt der Deformationsprozesse
darin, da3 das konstant bleibende Eisvolumen eine verringerte Fliche einnimmt. Diese
Kompression hat zwei Aspekte: Die Dicke des Eises wird erhoht, und die Flache offenen
Wassers wird vergroBert. Fiir die Thermodynamik des Eises bedeutet die vergroflerte
Flache offenen Wassers intensiveren Wirmeaustausch zwischen Ozean und Atmosphire,
fiir das dickere, komprimierte Eis jedoch eine Verlangsamung der thermodynamischen
Prozesse. Hinsichtlich der Dynamik des Eises bewirkt der vergroferte Anteil offener
Wasserflidchen eine erhohte Beweglichkeit des Eises und eine Verringerung der internen
Spannungen. Allerdings kann die nun erhohte Dicke des deformierten Eises wieder zu
einem  Anstieg der internen Reibungskrifte fithren, wenn es erneut

Deformationsprozessen unterliegt.

Eine erste Abschitzung der Bedeutung der Deformation fiir die Entwicklung der
Eisdecke ergibt sich daraus, daf} ein rein thermodynamisches Eiswachstum innerhalb der
typischen Lebenszeit des Meereises im Weddellmeer von ein bis zwei Jahren lediglich
Eisdicken von etwa einem Meter hervorbringt, wihrend das gekoppelte dynamisch-
thermodynamische Eismodell in Regionen hoher Konvergenz oder Scherraten (entlang
der Ostkiiste der Antarktischen Halbinsel) Eisdicken iiber drei Meter prognostiziert, die
auch in Ubereinstimmung mit Beobachtungen stehen. Dies ist darauf zuriickzufiihren,
daB in diesen Regionen Deformationsprozesse das zunichst diinnere Eis deformieren und

komprimieren.
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2.2. Grundziige des Meereismodells

Die hier durchgefiihrten Untersuchungen der Modellierung der Deformation des
Meereises gehen zuriick auf ein zweidimensionales, gekoppeltes dynamisch-thermo-
dynamisches Meereismodell mit einer einzigen Eisklasse. Der dynamische Teil, der sich
vor allem durch eine theoretisch fundierte Behandlung der internen Krifte im Eis
(Rheologie) auszeichnet, verwendet das Modell von Hibler (1979). Der thermodyna-
mische Teil beruht im wesentlichen auf den Ansdtzen von Semtner (1976) fiir die
Wirmeleitung und von Parkinson und Washington (1979) fiir die Beschreibung der
Energiebilanz an der Oberfliche des Eises bzw. des Ozeans. Das Modell enthilt ferner
eine prognostische Schneeschicht auf dem Eis (Owens und Lemke, 1990) und ein ange-
koppeltes eindimensionales, prognostisches Modell fiir die ozeanische Deckschicht
(Lemke et al., 1990).

Das hier vorgestellte gekoppelte dynamisch-thermodynamische Meereismodell progno-
stiziert viele Merkmale der Eisdecke in guter Ubereinstimmung mit Beobachtungen. Die
grundlegenden Gleichungen dieses Modells finden (mit Modifikationen) breite
Anwendung, z. B. bei Loewe (1990), Flato et al. (1991), Stossel (1992) und Fischer et
al. (1994); sie bilden das Fundament der wohl besten derzeit verfiigbaren groBskaligen
Meereismodelle. Der erforderliche numerische Aufwand ist allerdings erheblich. Wegen
der Nicht-Linearitit der Komponenten des Meereismodells und ihrer vielfdltigen, nicht-
linearen Wechselwirkungen konnen die Effekte der Modifikation einzelner
Modellelemente mit analytischen Methoden allenfalls abgeschitzt, nicht aber abgeleitet
werden; sie miissen im wiederholten Durchfiihren der Simulation mit jeweils unterschied-
lichen Vorgaben ermittelt werden. Allein fiir die Untersuchungen im Rahmen dieser

Arbeit waren mehrere hundert Modell-Liufe erforderlich.

Das Modell prognostiziert die rdumliche Verteilung und zeitliche Entwicklung des
Meereises fiir die Region des Weddellmeers. Das zweidimensionale rdaumliche Gebiet ist
in 750 Gitterzellen mit einer Ausdehnung von jeweils 2.5°%2.5° aufgeteilt. In jeder
Gitterzelle wird das Meereis durch einen Satz prognostischer Variablen beschrieben. Von
Integrationsschritt zu Integrationsschritt ist die zeitliche Entwicklung dieser Variablen
durch einen Satz diskretisierter, gekoppelter partieller Differentialgleichungen gegeben.

Ein Integrationsschritt der Simulation entspricht einem 24 Stunden-Tag.
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Die wichtigsten prognostischen Variablen zur Beschreibung der Eisdecke sind:

A Eiskonzentration (Bedeckungsgrad)
h Eisvolumen pro Einheitsfliche
Ox Oy o e
u=(uv)= Frw Vektor der Eisdriftgeschwindigkeit
r ot

Die Eiskonzentration (der Bedeckungsgrad) A ist der Anteil der Fliche eisbedeckten
Wassers an der Gesamtflidche einer Gitterzelle und wird als dimensionslose reelle Zahl
zwischen O und 1, oft auch als Prozentzahl zwischen 0% und 100%, angegeben. Die
prognostischen Gleichungen des Meereismodells beschreiben sdmtliche Fliachen sowie
deren zeitliche Anderungen dimensionslos durch Eiskonzentrationen. Die dimensionslose
Formulierung der Entwicklungsgleichungen fiir die Flichen macht diese unabhéngig vom
Koordinatensystem, von der Gitterauflosung und von der jeweils untersuchten geogra-
phischen Region. Erst nach Losung dieser Gleichungen erfolgt eine Umrechnung in

dimensionsbehaftete Flichenangaben.

Das Eisvolumen pro Fliche, 4, hat die Dimension einer Linge [m] und reprisentiert die
Dicke des Eises, die das Eisvolumen einer Gitterzelle bei einer gleichméBigen Verteilung
iber die gesamte Flidche dieser Zelle besifle. 4 wird daher im folgenden auch als "mittlere
Dicke" bezeichnet. Das Eisvolumen pro Einheitsfldche ist unabhiingig von der Grof3e der
Gitterzellen definiert; erst nach Losung der prognostischen Gleichungen fiir 4 wird die
dimensionsbehaftete GroBe des Eisvolumens in einer Gitterzelle durch Multiplikation der

mittleren Dicke /& mit der Flache der betreffenden Gitterzelle berechnet.

Aus dem Eisvolumen pro Einheitsfldche, 4 [m], und der Eiskonzentration A ergibt sich
die sog. "tatsichliche" oder "aktuelle" Eisdicke als /A [m]. Wihrend /& das Eisvolumen
bezogen auf die Gesamtfliche einer Gitterzelle angibt, ist #/A das Eisvolumen bezogen
nur auf den eisbedeckten Anteil der Gitterzellenfldche und damit der Erwartungswert der

Dicke einer Eisscholle.

Die raumliche Auflosung dieses grofskaligen Modells in der Gréenordnung von 100 bis
300 km ist deutlich grober als die typische Ausdehnung von FEisschollen. Die
Beschreibung der geometrischen Eigenschaften des Meereises innerhalb einer
Modellgitterzelle beschrinkt sich auf Eiskonzentration und mittleres Eisvolumen pro
Flache. Es erfolgt keine Unterscheidung zwischen verschiedenen Schollen unterschied-

licher geometrischer Form, GroB3e oder Oberfldachenrauhigkeit.
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Der Vektor der horizontalen Eisdriftgeschwindigkeit u [m/s] beschreibt die Bewegung
des Meereises im iiblichen geophysikalischen Koordinatensystem mit der x-Achse nach

Osten und der y-Achse nach Norden.

Das Modell enthilt eine betrichtliche Anzahl weiterer prognostischer Grofen, darunter
die Viskosititen, die atmosphérischen und ozeanischen Wirmefliisse, die Temperatur an
der Eisoberflidche, die Dicke der Schneeauflage, Tiefe, Salzgehalt und Temperatur der
ozeanischen Deckschicht usw. In diesem Kapitel werden diese Komponenten des
Meereismodells soweit beschrieben, wie sie von fundamentaler Bedeutung fiir das
Modellverhalten oder fiir den speziellen Aspekt der Deformation des Meereises sind. Fiir
eine weitergehende Beschreibung anderer Modellkomponenten wird an den jeweiligen

Stellen auf die Literatur verwiesen.

2.3. Thermodynamischer Teil. Energiebilanz

Das thermodynamische Wachsen und Schmelzen des Eises ist durch die Energiebilanz
der ozeanischen Deckschicht bestimmt. Der Nettoeintrag von Energie pro Zeit, der sog.

Wirmeflufl [W/m?], in die Grenzfldche zwischen Atmosphire und Eis bzw. Ozean ist

0. =0, +0
=SWL+SW TH+LW L +LW T +0Q, +Q, +0Q. @D

mit

0, gesamter atmosphérischer Warmefluf3

0. Wirmeleitung durch das Eis

sw kurzwellige solare Einstrahlung

sw T kurzwellige Abstrahlung

Lw langwellige infrarote Einstrahlung

Lw T langwellige thermische Abstrahlung

0, FluB} sensibler Wirme

0, FluB latenter Wirme
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Da sich Meereis und Flichen offenen Wassers in den Strahlungs- und
Wirmeiibertragungseigenschaften stark unterscheiden, werden die Terme der
Energiebilanz fiir beide Fille getrennt berechnet und, gewichtet mit dem jeweiligen

Bedeckungsgrad, zu einem mittleren Wirmefluf3 addiert:

O = AQ,ice +(1=A) Qs - (2.2)
wobei

A Anteil der eisbedeckten Fliche (Bedeckungsgrad)

(1-A) Anteil der eisfreien Flidche (offenes Wasser)

Ot ice NettowédrmefluB fiir eisbedeckte Flachen

Ot open water NettowdrmefluB fiir Fldchen offenen Wassers

Die Wirmefliisse Q,,,, ;.. und O, enthalten beide jeweils die Terme der Gl. (2.1),

et ice et ,open water
wobei die Strahlungs- und Wirmeiibertragungskoeffizienten dem betreffenden Medium,
Eis oder Wasser, angepal3t sind. Die Energiebilanz wird fiir die Grenzfliche zwischen
Atmosphire und dem jeweiligen Medium berechnet, im Falle des Eises also fiir die
Flache der Oberseite. Die Energiebilanz fiir die Unterseite des Fises fillt in die
Behandlung der ozeanischen Deckschicht und ist unten ausgefiihrt. Fiir die Energiebilanz
der offenen Wasserflichen entfillt der Q -Term der Wirmeleitung durch das Eis. Die
Energiebilanz als ganze wurde von Parkinson und Washington (1979) erstellt, wobei die

einzelnen Terme auf frithere, jeweils angegebene Arbeiten anderer Autoren zuriickgehen.

Die kurzwellige solare Einstrahlung SW | wird fiir wolkenfreien Himmel nach der em-
pirischen Formel
Scos’ Z

_ 2.3
O (cosZ +2.7)e 107 +1.085 [EosZ + 0.1 (23

von Zillman (1972) beschrieben, wobei
S =1353 W/ m? Solarkonstante

Z solarer Zenithwinkel

e Partialdruck des Wasserdampfs in der Luft [Pa]
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Der Cosinus des Zenithwinkels Z wird nach Sellers (1965) berechnet als

cosZ = sin @sin d + 0, cosPcosd (2.4)
mit

(0] geographische Breite

o Deklination

a, Stundenwinkel

Deklination und Stundenwinkel, hier beide in [°] angegeben, sind bei gegebener

Erdumlaufbahn reine Funktionen der Zeit und in guter Nidherung

8 = 23.44° [¢os (174 4 mn) (2.5)
365
t
a, =(1—ﬁ)[180° (2.6)
mit
d Tag im Jahr (1<d <365)
t lokale Sonnenzeit in [h] (0< t, < 24)

Der in Gl. (2.3) eingehende Partialdruck e des Wasserdampfs in der Luft wird nach den
Standardformeln der Meteorologie (Gill, 1982) aus der Lufttemperatur und der
Luftfeuchtigkeit berechnet. Die Abschwichung der solaren Einstrahlung durch Wolken
wird durch eine Bewolkungskorrektur (Laevastu, 1960) beriicksichtigt, nach der die
effektive kurzwellige solare Einstrahlung auf das Eis bzw. auf den Ozean beschrieben

wird durch

swl=g,(1-0.60") 2.7)

Dabei ist ¢ der Bewolkungsgrad mit dem Wertebereich 0 < ¢ <1, mit ¢ = 0O fiir wolken-

losen Himmel und ¢ =1 fiir eine geschlossene Wolkendecke.

Die solare Einstrahlung ist somit beschrieben als Funktion des Sonnenstands (Tageszeit
und Jahreszeit) und als Funktion des Zustands der Atmosphire (Lufttemperatur,
Luftfeuchte, Bewolkung). Fiir jeden Zeitschritt Ar = 24 h des Modells wird zunichst fiir

jede einzelne der 24 Stunden eines Tags die solare Einstrahlung berechnet, um
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anschlieBend das arithmetische Mittel daraus als Tagesmittelwert in die Energiebilanz

einzusetzen.
Die kurzwellige Riickstrahlung ist angesetzt als
SWT=aswl |, (2.8)

wobei die Albedo O die Reflektivitit der jeweiligen Oberfliche im kurzwelligen
Frequenzbereich (solare Einstrahlung) ist. Die Albedo unterscheidet sich deutlich fiir
Ozean und Meereis, ferner fiir Eis und Schnee. AuBerdem senkt das bei
Schmelzvorgingen freigesetzte Wasser die Albedo des Eises und des Schnees. Insgesamt

werden funf Fille unterschieden:

Albedo Oberfldchentyp

o =0.85 gefrorener Schnee

a=0.75 schmelzender Schnee

a=0.75 gefrorenes Eis ohne Schneeauflage

a =0.66 schmelzendes Eis ohne Schneeauflage
a=0.10 offenes Wasser

Die Dicke der Schneeauflage ist eine prognostische Grofle des Meereismodells. Fiir
Schneedicken groBer als O wird die Albedo fiir Schnee angesetzt, fiir Schneedicken
gleich 0 die Albedo fiir Eis. Fiir Oberflichentemperaturen oberhalb des Schmelzpunktes
von SiiBwasser (0° C) wird Schmelzen des Eises bzw. des Schnees angenommen, fiir

tiefere Temperaturen dagegen ein gefrorener Zustand.

Die Berechnung der einfallenden langwelligen, infraroten Strahlung als Funktion der
Lufttemperatur beruht auf dem Planck-Gesetz fiir die Strahlung grauer Korper. Die
Emissivitéit € ;. der Luft im Infrarotbereich wird nach der Formel von Idso und Jackson
(1969) als Funktion der Lufttemperatur 7, [°C] beschrieben:

4 2
g, =1-0.2610 7 @) (2.9)

Unter Verwendung des Korrekturfaktors (1 +nc) nach Marshunova (1966) fiir eine

erhohte langwellige Einstrahlung bei Anwesenheit von Wolken (Bewdlkungsgrad c)

ergibt sich die einfallende langwellige Strahlung als

Lwl =¢,0T: (1+nc) (2.10)
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mit der Stefan-Boltzmann-Konstanten ¢ =5.67 10 Wm “K™, der bei Driftstationen
(Marshunova, 1966) empirisch bestimmten Konstanten n = 0.275, und der Angabe der
Lufttemperatur 7,,, in [K].

Die langwellige thermische Abstrahlung ist eine Funktion der (hier in [K] anzugebenden)
Temperatur 7, der Oberfliche des Eises bzw. des Ozeans. Diese wird als grauer Strahler

der Emissivitit € beschrieben, der nach dem Planckschen Gesetz die Strahlung
LwT =¢oT* (2.11)

abgibt. Die Emissivitit € im langwelligen, infraroten Frequenzbereich ist fiir offenes

Wasser ebenso wie fiir Meereis konstant mit 97% angesetzt. Dagegen ist die prognosti-
sche Variable der Oberflichentemperatur 7, fiir Wasser und Meereis verschieden. Sie

wird mittels Energiebilanz, Warmeleitungsgleichung und Deckschichtmodell in jedem

Zeitschritt neu berechnet wird.

Bulk-Formeln beschreiben die Fliisse sensibler und latenter Wirme, Q, und Q, :

Q, =P, 0, (T, = T) (2.12)

0 =p,,LC |4, —4.) (2.13)
Darin ist

Pir Dichte der Luft am Boden

¢, spez. Wirme der Luft

L spez. latente Wirme fiir Verdunstung bzw. Sublimation

C, Ubertragungskoeffizient fiir sensible Wirme

G Ubertragungskoeffizient fiir latente Wirme

| Betrag der Windgeschwindigkeit

air Lufttemperatur
Qir spez. Feuchte der Luft
T, Temperatur der Oberfliche (Wasser bzw. Eis)

q, spez. Feuchte iiber der Oberfliche (Wasser bzw. Eis)
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Die verwendeten Konstanten sind nach Parkinson und Washington (1979):
p,, =1.3kgm?’ Dichte der Luft am Boden

¢, =1004 Tkg" K™ spezifische Wirme der Luft

L=2500"°Jkg" latente Wirme der Verdunstung fliissigen Wassers
L =2.834007° Jkg' latente Wirme der Sublimation gefrorenen Wassers

C,=C, =1.7500"  Ubertragungskoeffizienten fiir sensible und latente Wirme

(nach Maykut, 1977)

Lufttemperatur 7, und spezifische Feuchte der Luft g,,, definiert in 10 m Hohe iiber
der Oberfliache, sind vorgegebene zeitabhingige Randbedingungen. Die spezifische
Feuchte g¢ der Luft direkt iiber der Oberfliche des Eises bzw. des Ozeans wird

beschrieben durch

0.622 [ €
e - sat = O 6223_(” 214
0= om0, N

Darin ist p der Luftdruck an der Oberfliche. e, ist der Sittigungsdampfdruck des
Wasserdampfs in der Luft, berechnet iiber die empirische Formel von Murray (1967)

. TS—273.16]

em(Ts)=611E10EE i (2.15)

mit empirisch ermittelten Koeffizienten
(a,b) =(9.5,7.66) fiir Meereis

(a,b) = (7.5, 35.86) fiir Fldchen offenen Wassers.

Fiir den Fall eisbedeckter Flichen, im Unterschied zu offenem Wasser, geht ein Beitrag
Q. durch Wirmeleitung in die Energiebilanz der Eisoberfldche ein. Dies erfordert ein
Modell fiir die Wirmeleitung im Eis, welches hier in Anlehnung an das
Nullschichtenmodell von Semtner (1976) formuliert ist. Es wird ein lineares vertikales
Temperaturprofil innerhalb des Eises sowie innerhalb der eventuell vorhandenen
Schneeauflage angenommen (Abb. 2.1). In diesem Null-Schichten-Modell besitzen das
Eis und der Schnee keine Wirmekapazitit, das heifit die Speicherung von Wérme inner-

halb des Meereises wird nicht beriicksichtigt.



Kapitel 2 Das gekoppelte dynamisch-thermodynamische Meereismodell 23

TS Atmosphire

\ Schnee

Eis

Tb Ozean

Abb. 2.1. Das lineare Temperaturprofil innerhalb des Eises und der Schneeauflage nach
Semtner (1976). Die Temperatur Ty, an der Unterseite des Eises ist konstant gleich der
Gefrierpunkttemperatur des Meerwassers. Die Temperatur Ty an der Grenzfliche zur

Atmosphire wird aus der Energiebilanz dieser Flidche bestimmt.

Die Temperatur 7, an der Unterseite des Eises wird konstant auf den Wert der
Gefriertemperatur 7, = —1.8 °C von Meerwasser gesetzt. Wenn die Temperatur 7, an

der oberen Grenzfliche des Eises bzw. des Schnees zur Atmosphire gegeben ist, dann ist
der konduktive Wirmefluf3

T -T)k,.
Qg:% ) (2.16)

Die effektive thermodynamische Dicke & des Eises ist dabei

}2:%(;1 +h, ’;] (2.17)
mit

A Bedeckungsgrad

h Eisvolumen pro Flidche

h, Schneevolumen pro Fliche

k., Wiirmeleitfdhigkeit von Eis

kg, Wiirmeleitfahigkeit von Schnee

Die Modifikation der Wirmeleitung durch eine Schneeauflage wird dadurch beriicksich-
tigt, daB anstelle der tatsichlichen Eisdicke (//A) mit einer hoheren effektiven thermo-



Kapitel 2 Das gekoppelte dynamisch-thermodynamische Meereismodell 24

dynamischen Dicke & gerechnet wird, zu der die Schneedicke (hm / A), multipliziert mit
dem Verhiltnis der Wirmeleitfihigkeiten (k,., /k,, ) = 7, beitrigt.

Die einzige noch unbestimmte Grof3e fiir die Energiebilanz der Oberfldache nach Gl. (2.1)
ist die Oberfldchenemperatur 7;. Die Losung der Energiebilanz erfolgt in einem iterativen
Verfahren, bei dem zuniéchst ein Schitzwert fiir 7, vorgegeben wird, ndmlich der Wert
von 7, im vorangegangenen Zeitschritt, bzw. 0 °C fiir den ersten Zeitschritt. Damit 148t
sich die Energiebilanz 16sen. Aus deren Losung wird ein neuer, verbesserter Schitzwert
fiir die Oberflichentemperatur 7, bestimmt, mit dem wiederum eine neue Berechnung der
Energiebilanz durchgefiihrt wird. Das Iterationsverfahren wird fortgesetzt, bis die
Anderungen der Oberflichentemperatur 7, und der davon abhéingigen Wirmefliisse von

einem Iterationsschritt zum néchsten vernachlissigbar klein geworden sind.

In die Losung der Energiebilanz geht die Eisdicke (h/ A) ein. Diinnes Eis von wenigen

Zentimetern Dicke kann sehr rasch wachsen, wihrend dickes Eis nur eine deutlich
geringere Wirmeleitung zulidft und daher thermodynamisch langsamer wichst. Um zu
beriicksichtigen, daf} die Eisdicke innerhalb einer Region nicht fiir alle Schollen gleich ist,

sondern eine statistische Verteilung aufweist, wird die Energiebilanz nicht nur fiir die
gemittelte Eisdicke (h/A), sondern fiir 7 verschiedene Eisdicken berechnet, von denen

eine Gleichverteilung zwischen 0 und dem Doppelten der gemittelten Eisdicke (h/ A)
angenommen wird (Abb. 2.2).

2
o
515
©
2 1
LLI
@' 0.5

0

i 2 3 4 5 6 7
Eiskategorie K

Abb. 2.2. Die Berechnung der Energiebilanz wird fiir 7 verschiedene Eisdicken durchge-
fiihrt. Dargestellt sind die relativen Dicken der verschiedenen Eiskategorien. Bezugsgrofie
ist die Eisdicke der mittleren Eiskategorie (Nr. 4), welche gleich der mittleren Eisdicke
(h/A) in einer Gitterzelle ist. Die Eisdicken sind als gleichverteilt zwischen 0 und dem

Doppelten der mittleren Eisdicke angenommen.
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Die Energiebilanz wird fiir die 7 verschiedenen Eisdicken

K h
==, K 0{1,3,5,7,9,11,13} , (2.18)

7 A
gelost, wobei jeweils unterschiedliche Oberflichentemperaturen 7, zugelassen werden.
Das arithmetische Mittel dieser 7 Berechnungen wird als mittlerer Energieeintrag in die

Oberfldche angesetzt.

Schmelzen von Eis an der Oberflédche findet statt, wenn bei der Losung der Energiebilanz
eine Oberflachentemperatur 7, oberhalb des Schmelzpunktes 7 =0 °C des Eises be-

rechnet wird. In diesem Fall wird die Oberflichentemperatur auf die Schmelztemperatur
gesetzt (7, =T,), und der zugefiihrte Energieeintrag Q,, =Q, +Q. wird zum
Schmelzen von Eis verwendet, da fiir die Gesamtenergiebilanz der Oberfliche einschlie3-

lich der latenten Wirme des Eises stets

0, +0. +p.L (g—};) =0 (2.19)

gilt. L ist darin die spezifische Schmelzwirme des Meereises. Die Anderung des

Eisvolumens pro Fliche ist also

+
(%) Sl (2.20)
at surface_melting piceL
Fiir die Unterseite des Eises (Grenzfliche Eis - ozeanische Deckschicht) lautet die
Energiebilanz
0, Q0 *p.L (g—};) =0 (2.21)

Der ozeanische Wirmeflul Q,. ist eine prognostische Variable des angekoppelten
Deckschichtmodells. Wéhrend der Gefrierphase wird durch Eisbildung der ozeanischen
Deckschicht Wasser entzogen, der Salzgehalt erhoht, die Dichteschichtung destabilisiert
und Konvektion angeregt, was sich in einem erhdhten ozeanischen WiarmefluB3 dulert.
Wihrend der Schmelzphase dagegen stabilisiert der SiiBwassereintrag durch schmelzen-
des Eis die ozeanische Dichteschichtung, wirkt Konvektion entgegen und fiihrt zu einem
verringerten ozeanischen WirmefluB. Im Mittel iiber das gesamte -eisbedeckte

Modellgebiet und iiber den Zeitraum des Jahres 1987 betrdgt der prognostizierte ozeani-
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sche Wirmeflu 4.0 W/ m®. Lokal konnen an einzelnen Tagen deutlich héhere

Wiirmefliisse bis etwa 25 W/ m? auftreten.

Der konduktive Wirmeflu Q. an der Unterseite des Eises (Gl. (2.21)) ist identisch mit
dem an der Oberseite des Eises (Gl. (2.19)), geht jedoch mit umgekehrtem Vorzeichen
ein. Da das Eis in diesem Null-Schichten-Modell keine Wirmekapazitit besitzt, also
nicht als Quelle oder Senke von Energie wirkt, ist der konduktive Wirmeflul durch das
Eis an dessen Oberseite der gleiche wie an dessen Unterseite wie auch innerhalb des

Eises.

Die Temperatur 7, an der Unterseite des Eises wird stets auf dem Gefrierpunkt des
Meerwassers gehalten. Jede Energiezufuhr (bzw. -abnahme) an der Unterseite des Eises
nach GI. (2.21) fiihrt daher zu einem Schmelzen (bzw. Gefrieren) von Eis. Die Anderung

des Eisvolumens pro Fliche ist gegeben als

(a_h) O (2.22)
at bottom piceL

Zu betrachten ist noch der Fall, da} die Atmosphére der Eisoberfliche Energie entzieht
(Q, <0). Dieses Energiedefizit kann nicht unmittelbar durch Freisetzung latenter Wérme
ausgeglichen werden, da das Eis an der Oberfliche mangels verfiigbaren fliissigen
Wassers nicht gefrieren kann. Die Energiebilanz fiir die Oberfliche (Gl. (2.19)) reduziert

sich in diesem Fall auf
0,+0. =0 (2.23)

Fiir die Oberseite des Eises muf3 der atmosphirisch bedingte Energieentzug Q, also
vollstindig durch konduktiven Wirmeflu Q. kompensiert werden, der sich nach Gl
(2.21) als Energieentzug an der Unterseite des Eises duflert und dort zu einem entspre-
chenden Gefrieren von Eis nach GI. (2.22) fiihrt.

Addiert man das Wachstum bzw. Schmelzen an der Ober- und Unterseite des Eises
(Gleichungen (2.20) und (2.22)), so erhilt man als allgemeingiiltiges Resultat fiir alle

Fille die gesamte thermodynamisch bedingte Anderung des Eisvolumens als

G, = (%) = L *0 (2.24)
at thermo

pice L
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Das thermodynamische Eiswachstum ist bestimmt durch die atmosphirischen und
ozeanischen Wirmefliisse O, und Q, ., die der ozeanischen Deckschicht Energie zufiih-
ren oder entziehen. Der konduktive WarmefluB Q. kommt in GI. (2.26) nicht mehr
explizit vor, ist jedoch implizit enthalten: Der atmosphirische Wérmeflul Q, ist abhéngig
von der Oberflichentemperatur 7, die bei der iterativen Losung der Energiebilanz (2.1)

ermittelt wird, in welche der konduktive Wirmeflu3 Q. eingeht.

Wie bereits in Gl. (2.2) angefiihrt, werden die Wéarmefliisse fiir Flachen offenen und
eisbedeckten Wassers getrennt berechnet. Das gesamte thermodynamische Wachstum
des Eisvolumens pro Fliche setzt sich daher aus dem Wachstum des bereits vorhandenen

Eises und der Bildung von Neueis durch Zufrieren offener Wasserflichen zusammen:

G, =G, G, (2.25)
wobei
G, = (%) das Wachstum des bereits vorhandenen Eises
I ¢ thermo, old ice

h,

ow

= (%) Bildung von Neueis durch Zufrieren offenen Wassers
t thermo, new ice

Diese G-Terme sind positiv fiir Gefrieren und negativ fiir Schmelzen des Eises.

Nachdem das Wachstum des Eisvolumens pro Fliche, 4, nun bestimmt ist, ist noch die
Verdnderung der Eiskonzentration A zu beschreiben. Die Frage ist, welche zusitzliche
Flache das neu gefrorene Eisvolumen einnimmt, bzw. welche Fliche durch das
Schmelzen von Eis eisfrei wird. Zu unterscheiden ist zwischen dem Zufrieren offener
Wasserfliachen, bei denen in kurzer Zeit grof3e Flichen mit diinnem Eis bedeckt werden,
und dem vergleichsweise langsamen Wachstum des bereits vorhandenen, dickeren Eises.

Die jeweiligen Ansitze fiir die Verdnderung der eisbedeckten Flache sind empirisch.

Das Zufrieren offener Wasserflidchen wird beschrieben durch

A()W

A —
= (a_) 1745 fir G, >0 (2.26)
at thermo,new_ice o

A
G, = (a_) =0 firG, <0 (2.27)
o at thermo,new_ice o
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Wenn Ghow <0 (Gl. (2.27)), dann wird den offenen Wasserflachen effektiv Energie

zugefiihrt. In diesem Fall bildet sich kein neues Eis. Die zugefiihrte Energie wird iiber das
angekoppelte Deckschichtmodell zum Schmelzen des bereits vorhandenen Eises verwen-
det. Wenn dagegen Ghow > (0 (GI. (2.26)), dann wird den offenen Wasserfldchen effektiv
Energie entzogen und Neueis gebildet. Der Ansatz beruht auf der Annahme eines pro-
portionalen Verhiltnis zwischen produziertem Neueisvolumen und davon bedeckter
Flache sowie einem exponentiellen Abfall der durch Neueis bedeckten Fliche mit stei-
gender Eiskonzentration A. Die Konstante /4, = 0.5 m ist so gewihlt, dal Rinnen offenen
Wassers typischerweise innerhalb von etwa 5 Tagen vollstindig zufrieren, was

Beobachtungen entspricht.

Die Verdnderung der Eiskonzentration A durch Schmelzen des bereits vorhandenen Eises

wird beschrieben durch

cals(gé) =4 fiir G, <0 (2.28)

at thermo,old _ice 2 h

GAE(Qé) =0 fiir G, = 0 (2.29)
! at thermo,old _ice

Fiir G, 2 0 (Gl. (2.29)) bleibt das Eisvolumen unverédndert oder wiéchst durch Gefrieren.
Fiir diesen Fall wird keine Anderung der eisbedeckten Fliche vorgesehen, d. h. das
Gefrieren des vorhandenen Eises erfolgt rein vertikal. Fiir G, <0 (Gl. (2.28)) schmilzt
das vorhandene Eisvolumen. Der verwendete Ansatz ergibt sich wie folgt: Fiir die
einzelnen Eisschollen ist eine Gleichverteilung des (hier lokal definierten) Eisvolumens
pro Fliche, h, zwischen O und 24 angenommen. Schmelzen wihrend eines Zeitschritts
At alle Eisschollen mit einer Dicke zwischen O und A#, so ist das Verhiltnis der eisfrei
werdenden Fliche AA zur gesamten bisherigen eisbedeckten Fliche A bestimmt durch
den Anteil des vollstindig schmelzenden Eisvolumens Ak, bezogen auf das gesamte

Distributionsintervall 2/ des gesamten Eisvolumens. Also ist

=== L === (2.30)
A 2h At 2h I

was beim Ubergang zu infinitesimalen GroBen in die Differentialgl. (2.28) iibergeht.

Die gesamte Anderung der Eiskonzentration A durch thermodynamische Effekte ist

Gy =Gy +Gypy (2.31)
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2.4. Dynamischer Teil. Impulsbilanz

Die Dynamik des Eises wird beschrieben durch die zweidimensionale Vektorgleichung
der Impulsbilanz (Hibler, 1979)

D
mF“ = —mfk xu +T, +1_ -mgOH +F (2.32)
t

Die Terme der Impulsbilanz beschreiben die Balance der Krifte pro Flidche

m % Massentrédgheit (materielle Beschleunigung)
-mfk xu Corioliskraft
T, Windantrieb
T, Antrieb bzw. Bremsreibung durch den Ozean
-mgUH Neigung der Ozeanoberflidche
F interne Krifte im Eis
Dabei ist
m Eismasse pro Einheitsflache
D 0 ) . - .
D1 = 3 +u [ Differentialoperator der totalen zeitlichen Ableitung
u = (u, v) Vektor der Eisdriftgeschwindigkeit
f Coriolisparameter
k =(0,0,1) vertikaler Einheitsvektor, normal zur Eisoberfliche
T, atmosphirische Schubspannung (Windantrieb)
T, ozeanische Schubspannung (Strémungsantrieb)
g Gravitationsbeschleunigung
H dynamische Hohe der Ozeanoberfliche

F interne Spannungen im Eis
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Die Eismasse pro Einheitsfldche ist

m=p, h (2.33)
mit

Pice Dichte des Meereises

h Eisvolumen pro Einheitsfliche

Die Corioliskraft ist in der gebrduchlichen Notation

mfv
-mfk xu =| -mfu
0

formal dreidimensional definiert, doch gehen in die zweidimensionale Impulsgleichung
nur die ersten beiden Komponenten ein. Der Coriolisparameter als Funktion der geogra-
phischen Breite ¢ und der Erdrotationsfrequenz Q ist

f(0)=2Qsin(p) . (2.34)

Die Windschubspannung wird beschrieben durch

T, =p.C, ug|(ug cos@+k xu, sin (p) (2.35)
mit

P, Dichte der Luft

c, atmosphérischer Schubspannungskoeffizient

u, Windgeschwindigkeit

¢ Winkel zwischen u, und T,

Dieser Ansatz aus der Theorie der nicht-linearen Grenzschichten (siehe z. B. McPhee,
1975) wurde urspriinglich fiir geostrophische Winde entwickelt. Hier wird er auf die im
Modell verwendeten ECMWF-Windgeschwindigkeiten der 1000-hPa-Druckfliche,
welche als Bodenwind in 10 m Hohe angenommen sind, iibertragen, indem der
Drehwinkel ¢ zwischen Windgeschwindigkeit und auf das Eis ausgeiibter Schubspannung

als 0° angesetzt wird. Der atmosphirische Schubspannungskoeffizient ist als zeitunab-
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héngige, fiir alle Gitterzellen gleiche Konstante ¢, = 1.5 [0~ angesetzt, die aus der

Anpassung der simulierten Geschwindigkeiten an beobachte Bojendriftgeschwindigkeiten

(Kapitel 5) ermittelt wurde.

Die vom Ozean auf das Meereis ausgeiibte Schubspannung ist

T, =p,c,Ju, —u(u, —u)cosB +k x(u, —u)sin 6] (2.36)
mit

P, Dichte des Meerwassers

c, ozeanischer Schubspannungskoeffizient

u, Geschwindigkeit des geostrophischen Ozeanstroms

u = (u, v) Vektor der Eisdriftgeschwindigkeit

0 Drehwinkel zwischen geostrophischer Ozeanstromung und

Schubspannung

Als Drehwinkel © fiir den Ozean wird hier 25° angesetzt. Der ozeanische

Schubspannungskoeffizient ist wie der atmosphirische zeitunabhingig und fiir alle
Gitterzellen gleich angenommen als ¢, =2¢, =3007.

Die Neigung der Ozeanoberfliche UJH wird mittels Geostrophie iiber die Beziehung

u, = %(k x OH) o DH=-L(kxu) (2.37)
g

aus der geostrophischen Ozeanstromung u,, abgeleitet (Hibler, 1979).

Die internen Krifte F bei Spannungen im Eis werden nach Hibler (1979) beschrieben. Im
Kontrast zu fritheren dynamischen Meereismodellen, die diese internen Krifte entweder
ignorierten (z. B. Nikiforov, 1967) oder auf Grundlage einfacher, empirischer Annahmen
beschrieben (z. B. Campbell, 1964; Parkinson und Washington, 1979), stellt Hiblers
Ansatz eine theoretisch fundierte Formulierung der Rheologie des Meereises dar. Die
internen Krifte F werden beschrieben als Divergenz des 2 x 2 - Tensors 0 der internen

Spannungen

F=0O[b (2.38)
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Fiir die Beschreibung der internen Spannungen wird ein nicht-lineares, viskos-plastisches
FlieBgesetz angenommen, das den Spannungstensor O als Funktion des Tensors € der
Deformationsraten beschreibt. Diese Rheologie gibt die in Feldmessungen beobachtete
Eigenschaft des Meereises wieder, divergenter Drift praktisch keinen Widerstand ent-
gegenzusetzen, wihrend bei konvergenter Drift der ausgeiibte Widerstand einen von den
Deformationsraten nahezu unabhingigen Wert hat, welcher durch die Hérte des Eises
bestimmt ist (Abb. 2.3). Wird bei Konvergenz der Grenzwert fiir plastische Deformation
des Eises iberschritten, dann bricht das Eis, Schollen schieben sich iibereinander
("Rafting"), oder PreBeisriicken aus zusammengeschobenen Bruchstiicken entstehen
("Ridging").

interne
Spannung

Deformationsrate

Abb. 2.3. Die interne Spannung im Eis als Funktion der Deformationsrate € fiir ein
viskos-plastisches FlieBverhalten (hier in einer Dimension). Bei Konvergenz (€ <0) ist
die interne Spannung nahezu unabhingig von der Deformationsrate. Bei divergenter

Stromung (€ > 0) treten keine internen Spannungen auf.

Hibler (1977) zeigte, dal} diese plastischen Eigenschaften des Meereises im grofskali-
gen, stochastischen Mittel durch eine Rheologie mit nicht-linearen Viskositéiten beschrie-
ben werden konnen. In Komponentenschreibweise lautet dann der Ansatz fiir das
FlieBgesetz

0, = 2nle,. e, +[[ale,.P)=nle,. Ples ~r 2], @)

€ ist der Tensor der Deformationsraten, dessen Komponenten die rdumlichen
Ableitungen der Eisdriftgeschwindigkeit u enthalten:

) ou ) ) 1{0u Ov ) ov
E, =— E, =€, =—| — +— E, =— 2.40
11 ax 12 21 2 (ay ax] 22 ay ( )
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C und n sind die nicht-linearen Viskosititen fiir Kompression bzw. Scherdeformation, die
sich nach Hibler (1977, 1979) als

P ¢
= = 2.41
¢ 2 L e’ ( )

ergeben. Die das Verhiltnis der Viskosititen fiir Volumenkompression und
Scherdeformation ausdriickende Konstante e = ./{/n ist die Exzentrizitit der ellipti-

schen FlieBkurve!. Sie wird fiir den Standardlauf mit dem Wert ¢ = 2 nach Hibler (1979)
angesetzt. Der Ausdruck

A=0() =[(8 +&3)(1+¢7?) +aghe? +28,6,(1 —e7)] (2.42)

ist eine Funktion der Deformationsraten é,.j, die sich aus der Annahme einer elliptischen

FlieBkurve als Rheologiegesetz ergibt. A verkniipft die Deformation des Meereises mit
den rdumlichen Ableitungen der FEisdriftgeschwindigkeit und geht auch in den
Deformationsterm  in der Kontinuitétsgleichung fiir die FEiskonzentration A ein
(Unterkapitel 2.7 und 2.8). Zur Veranschaulichung seien zwei Fille angegeben, in denen

A eine einfache Form annimmt:

a) Fiir den Fall reiner Konvergenz oder Divergenz ohne Scherdeformation,

mit §,=€, und €, =0,ist A=2¢,
b) Fiir den Fall reiner Scherdeformation ohne Konvergenz oder Divergenz,

o . : 2.
mit £, =0=¢,, , ist A=—¢,
e

IFiir ein zweidimensionales Medium muB anstelle des Bruchpunktes P (sieche Abb. 2.3) eine Bruch- oder
FlieBkurve im zweidimensionalen Raum, aufgespannt durch die Hauptwerte des Spannungstensors O,

angegeben werden.
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Um zu verhindern, daB} die in GI. (2.41) definierten Viskositéiten bei abnehmendem A(é)

beliebig anwachsen, wird fiir den Fall sehr kleiner Deformationsraten eine untere
Schranke fiir A(£) gesetzt:

Ag)=22007s™ (2.43)

Die Eishérte P driickt den Widerstand des Eises gegen Deformation (Kompression oder
Scherdeformation) aus. Sie wird als Funktion der mittleren Eisdicke 2 und der

Eiskonzentration A angenommen und ist im Ansatz von Hibler (1979)

P=P hC(A) (2.44)

Darin ist P* = 20000 N/ m? eine empirisch bestimmte Konstante. Die Proportionalitiit
der Eishédrte P zur mittleren Eisdicke 4 tragt dem Umstand Rechnung, daf3 dickeres Eis
einen groBeren Widerstand gegen Deformation ausiibt. Die Abhidngigkeit der Eishirte

von der Eiskonzentration A wird durch den exponentiellen Faktor
C(A) = 7€ 01=4) (2.45)

beschrieben (Abb. 2.4). C” ist dabei eine empirische Konstante, die fiir den Standardlauf
auf den Wert 20 gesetzt wird (Hibler, 1979). Diese Relation driickt aus, daf} der
Widerstand des Eises gegen Kompression und Scherung gering ist, solange groBere
Flachen offenen Wassers vorhanden sind und sich die Eisschollen frei gegeneinander
bewegen konnen, wihrend dieser Widerstand fiir hohe Eiskonzentrationen (ab etwa 80
bis 90%) stark ansteigt.

s 1 | |
5 : /i
- I g =?o o
o ---C'= - !
— 0-6 . I
© < ——C*=20 o /
5 04 ——C*=40 = //
N - ’
S 02 —— 7
X PRl t
R T IO Py —-=" 42
L 0 e =

0 0.2 04 0.6 0.8 1

Eiskonzentration A

Abb. 2.4. Der Eiskonzentrationsfaktor C(A) als Funktion der Eiskonzentration A fiir vier

verschiedene Werte (5, 10, 20, und 40) des dynamischen Parameters C*.
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2.5. Prognostische Schneeauflage

Das Schneevolumen pro Fliche, A, [m], ist eine weitere prognostische Variable des

Modells (Owens und Lemke, 1990) und analog zum Eisvolumen pro Fliche, & [m)],

definiert. Die Schneeauflage ist eine bedeutende Modifikation der Thermodynamik des
Eismodells. Schnee verringert die Warmeleitung durch das Schnee-Eis-System und fiihrt
dadurch zu verringerten Wachstumsraten. Dem wirkt allerdings entgegen, dal Schnee
eine hohere Albedo als Eis besitzt und daher die absorbierte solare Einstrahlung redu-
ziert, was das Eiswachstum begiinstigt. Nach den Untersuchungen von Owens und
Lemke (1990) iiberwiegt der isolierende Effekt der geringen Wirmeleitfahigkeit des
Schnees gegeniiber den Auswirkungen der erhohten Albedo, so dal3 bei Vorhandensein
einer Schneedecke im allgemeinen eine geringere Wachstumsrate der Eisdicke gegeben

ist. Dieser Effekt verringert sich mit dem Verhéltnis der Schneedicke zur Eisdicke.

Die Quelle des Schnees im Modell ist der Niederschlag mit einer vorgegebenen konstan-
ten Niederschlagsrate von 35 cm Regenwasser pro Jahr. Niederschlag wird als Schnee
angenommen, wenn die Lufttemperatur am Boden unter 0 °C liegt, anderenfalls als
Regen, der als SiiBwasserfluf in die ozeanische Deckschicht eingeht und eine verinder-
liche Randbedingung des Deckschichtmodells darstellt. Ferner wird nur der iiber dem
eisbedeckten Anteil einer Gitterzelle fallende Schnee akkumuliert, wéihrend der
Niederschlag iiber Fldchen offenen Wassers als SiiBwasserfluB in die ozeanische
Deckschicht eingeht. Die Advektion des Schnees erfolgt in der gleichen Weise und mit
den gleichen Geschwindigkeiten wie die Advektion des Eises (Unterkapitel 2.7). Das
thermodynamische Schmelzen des Schnees wird so beschrieben, daf bei einer
Nettoenergiezufuhr aus der Atmosphidre auf die schneebedeckte Oberfliche des
Meereises zundchst samtlicher Schnee geschmolzen wird. Das Eis wird erst dann ge-
schmolzen, wenn keine Schneeauflage mehr vorhanden, aber immer noch ein

Nettoenergieiiberschul} gegeben ist.

Zu beriicksichtigen ist noch der Fall, daf} das Eis z. B. bei Temperaturen dicht unterhalb
des Gefrierpunktes sehr langsam wichst. Die durch die Niederschlagsrate bestimmte
Schneedicke wichst dann rascher als die Eisdicke, was die Wérmeleitung reduziert und
das Eiswachstum verlangsamt, ohne daB} ein Schmelzen des Schnees und des Eises
stattfinde. Diese positive Riickkopplung fiihrt zu dem unrealistischen Resultat stindig
wachsender Schneedicke bei nahezu konstanter Eisdicke. Die Behandlung dieses
Problems besteht in der Modellierung des auch in der Natur auftretenden Flutungseffekts

("Flooding"): Wenn die Schneeauflage im Verhiltnis zur Eisdicke so stark wird, daf} die
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Grenzfliche Schnee-Eis unter die Wasserlinie gedriickt wird (negatives Freibord), so
stromt von den Seiten der Scholle Meerwasser ein, welches sofort gefriert und eine
Umwandlung von Schnee in Meereis an der Grenzfliche bewirkt. Nach dem

Archimedischen Prinzip ist das pro Flache verdringte Wasservolumen

. +
hdruﬁ = plCehp pSVl()WhSYl (2.46)

wobei & und A, das Volumen pro Fliche von Eis bzw. Schnee darstellen und p
und p

ice? psm)w

die Dichten von Eis, Schnee und Meerwasser sind. Der Flutungseffekt setzt

water
ein, wenn das vom Eis pro Fliache verdringte Volumen geringer ist als das des verdriang-
ten Wassers, h < h,,,. Vernachldssigt man die Menge des beim Fluten einstromenden

Meerwassers und nimmt man an, daf} die neu entstehende Grenzfliche Schnee-Eis auf
der Hohe der Wasseroberfliche liegt (h = h,,,), so ergibt sich eine Zunahme des

Eisvolumens pro Fliche um

Al/lﬂoaa'img' = hdrqft —h (24—7)
und dementsprechend eine Abnahme des Schneevolumens pro Fliche um

B, = —Pie pp

sn ‘flooding

pSYl()W

(2.48)
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2.6. Prognostische ozeanische Deckschicht

Die ozeanische Deckschicht, in welcher sich das Meereis bildet, bewegt und schmilzt,
wird durch ein eindimensionales Deckschichtmodell nach Lemke (1987) beschrieben. Fiir
die Entwicklung des FEises ist der wesentliche Unterschied zu fritheren Modellen (z. B.
Hibler (1979), Parkinson und Washington (1979)), dal der ozeanische Wirmeflufl Q.
nicht mehr fest vorgegeben oder auf Grundlage einfacher Annahmen parametrisiert wird,
sondern eine prognostische Grof3e eines angekoppelten Deckschichtmodells ist, das z. B.

verstirkte Konvektion durch Salzfreisetzung bei Gefrieren von Eis simulieren kann.

Die fiinf prognostischen Variablen des Deckschichtmodells sind die Temperatur und der
Salzgehalt der Deckschicht, die Tiefe der Deckschicht, sowie die Tiefe der Thermoklinen
und der Haloklinen. Die Deckschicht selber ist als vollstindig durchmischt angenommen,
wihrend fiir Salzgehalts- und Temperaturverlauf in der Sprungschicht exponentielle
Profile angesetzt sind. Das Deckschichtmodell ist eindimensional in dem Sinne, daf3 nur
vertikale Profile prognostiziert werden. Ein Austausch zwischen horizontal benachbarten
Gitterzellen wird nicht prognostiziert, aber immerhin parametrisiert. Jede der horizontal
verteilten Gitterzellen des Eismodells hat eine eigene ozeanische Deckschicht, so daf}
zwar keine horizontalen Austauschprozesse, aber je nach den regionalen Bedingungen
horizontale Unterschiede der Deckschicht simuliert werden. FEine ausfiihrliche
Beschreibung des Deckschichtmodells ist bei Lemke (1987, 1990) und Stossel (1991) zu

finden.
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2.7. Kopplung von Dynamik und Thermodynamik. Kontinuitéitsgleichungen

Die lokale zeitliche Entwicklung der prognostischen Variablen Eiskonzentration A
(Bedeckungsgrad) und mittlere Eisdicke 2 (Eisvolumen pro Fliche) ist in Eulerscher

Formulierung durch die beiden erweiterten Kontinuitéitsgleichungen

0A

5 -0dwA)+G, -0, (2.49)
oh
5 -0 fun) + G, (2.50)

gegeben. Die Anderung der Eiskonzentration und der mittleren Eisdicke ist bestimmt
durch die Advektionsterme —D(uA) und —D(uh) und durch das thermodynamische

Wachstum der eisbedeckten Fliche (G,) bzw. des Eisvolumens (G,). Die
Eisdriftgeschwindigkeit fiir die Advektionsterme wird aus der Impulsbilanz (2.32) be-
stimmt. Das thermodynamische Wachstum ergibt sich aus der Losung der Energiebilanz
(2.1). Die Kopplung (Wechselwirkung) von Dynamik und Thermodynamik driickt sich in
den Kontinuitédtsgleichungen darin aus, dafl die Entwicklung der Eiskonzentration A wie
der mittleren Eisdicke i jeweils als Summe eines dynamischen und eines thermodyna-

mischen Terms gegeben ist, die beide wiederum von A und 4 abhiingen.

Der Q,-Term in der Kontinuitétsgleichung (2.49) fiir die Eiskonzentration beschreibt die
Bildung offenen Wassers durch Deformation des Eises bei Scherdeformation. Er geht nur
in der Kontinuititsgleichung (2.49) fiir A ein, nicht aber in die Kontinuititsgleichung
(2.50) fiir h, da die Deformationsprozesse das Eisvolumen unveridndert lassen, jedoch die
von ihm bedeckte Fliche reduzieren. Dieser Term wird im folgenden Unterkapitel (2.8.)

iber Deformationsprozesse ausfiihrlich beschrieben und diskutiert.
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2.8. Deformationsprozesse
Die erste Definition, was hier unter Deformation des Meereises zu verstehen ist, lautet:

(1) Deformation ist die Anderung der geometrischen Form des Eisvolumens

durch dynamische Prozesse.

Diese Prozesse bestehen in der Wechselwirkung einzelner Schollen untereinander, bei
denen Verformungsarbeit geleistet wird. Das grof3skalige Meereismodell mit einer raum-
lichen Skala von ca. 100 km 16st jedoch nicht die geometrische Form einzelner Schollen
auf, sondern beschreibt das statistische Mittel der Eisschollen einer Region mithilfe der
Variablen mittlere Eisdicke 4 und Eiskonzentration A. Einzelne Eisschollen konnen ihre
geometrische Form z. B. durch Auseinanderbrechen verdndern, ohne daf sich dabei die
grofskalig definierten Variablen # und A dndern. Eine spezifischere Definition der hier

betrachteten Deformationsprozesse lautet daher:

(2) Deformation im groBskaligen Meereismodell ist eine Anderung der pro-
gnostischen Modellvariablen A oder A, die durch Veridnderungen der geome-
trischen Form des Eisvolumens aufgrund dynamischer Prozesse hervorgeru-

fen wird.

Vernachlissigt man Anderungen der Eisdichte und etwaige Schmelzprozesse als Folge
von Deformationen und nimmt man an, da3 Deformationsprozesse (z. B. Bildung von

PreBeisriicken) stets mit Erhohung der mittleren Eisdicke verbunden sind, dann folgt:

(3) Deformation wird im Modell dadurch beschrieben, dafl ein unverindertes
Eisvolumen pro Fliche (/) auf eine geringere Fliche verteilt wird, so dal} die

Eiskonzentration (A) abnimmt.

Die verschiedenen Weisen der Beriicksichtigung der Deformation im Modell unterschei-
den sich nach dem jeweiligen Ansatz fiir die Abnahme der Eiskonzentration A. In jedem

Fall bedeutet die Abnahme von A eine Zunahme des Anteils offener Wasserflichen
(1 - A) und zugleich eine Erhohung der tatsichlichen Eisdicke (h / A).

Bereits das Ausgangsmodell von Hibler (1979) enthielt die Moglichkeit von Deformation
bei konvergenter Eisdrift. Normalerweise fiihrt konvergente Eisdrift in einer
Modellgitterzelle dazu, daB sowohl das Eisvolumen pro Fliche h als auch die
Eiskonzentration A ansteigt. Fiir den Fall jedoch, da3 A auf Werte iiber 100% steigen

wiirde, wird A =100% festgesetzt. Das bedeutet, dal auch in eine vollstindig eisbe-
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deckte Region weiterhin Eisvolumen einstromen kann, welches sich dann rein vertikal
aufstapelt. Die Deformation des Eises setzt in diesem Fall sprunghaft erst fir A =100%
ein und entstammt im wesentlichen nicht einem physikalischen Ansatz, sondern dem

numerischen Problem, da3 A > 100% nicht mehr sinnvoll definiert ist.

In dem verbesserten Modell von Hibler (1984) wird der Q,-Term in die
Kontinuitétsgleichung (2.49) fiir die Eiskonzentration eingefiihrt, um Deformation durch
Scherspannungen zu beriicksichtigen. Bei Eisdrift mit reiner Scherdeformation ohne
Konvergenz treten bei dem verwendeten viskos-plastischen Ansatz innere Spannungen F
in der Impulsbilanz (2.32) auf. Diese Krifte dullern sich in einer am Eis geleisteten
Verformungsarbeit. Die Beschreibung der durch Scherdeformation deformierten eisbe-
deckten Fliche und der dabei entstehenden Fliche zusitzlichen offenen Wassers sollte
energetisch konsistent mit dem Rheologieansatz der Impulsbilanz sein. Der auf den
Untersuchungen von Rothrock (1975) basierende Ansatz von Hibler (1984) setzt

0.=(%

—) =y, (¢) c(A) (2.51)
at shearing_deformation

Der erste Term der rechten Seite der Gl. (2.51) ist eine Funktion des Tensors der

Deformationsraten € und definiert als

(&) =0.50a(E) - &, +&,))

2.52
= 0.5 {2 - |divul) (22

wobei der in Gl. (2.42) definierte Ausdruck A(é) proportional zu der gesamten auftre-

tenden inneren Spannung ist. Die Subtraktion des Beitrags durch Konvergenz ergibt die

inneren Spannungen, die durch reine Scherdeformation erzielt werden.

Der zweite Term C (A) der GI. (2.51) ist eine empirische Funktion der Eiskonzentration

A, welche die Wahrscheinlichkeit von Wechselwirkungen (Kollisionen) der Eisschollen
untereinander bei Konvergenz oder Scherdeformation beschreibt. Wihrend bei
Eiskonzentrationen unter etwa 80% geniigend offenes Wasser vorhanden ist, dall die
Eisschollen sich selbst bei hohen Konvergenz- oder Scherraten nahezu reibungslos
aneinander vorbeibewegen konnen, nimmt die Wahrscheinlichkeit und Intensitdt der
Kollisionen fiir hohe Eiskonzentrationen (iiber etwa 90%) stark zu. Hibler (1984) ver-
wendete fiir den Q, -Term den quadratischen Ansatz
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(1-A) o501+ A)- 4]
(1= 4,)[0.501+ 4)) - A,]

mit A, = max(A,,A) und der empirischen Konstanten A, = 0.85. Wie von Flato und

c(A)=1- (2.53)

Hibler (1991) festgestellt, ist dieser Ansatz nicht konsistent mit dem exponentiellen
Ansatz

aus GI. (2.45), der in die Impulsgleichung (2.32) eingeht. In jeden der beiden Ansitze fiir
C(A) geht eine empirische Konstante ein, die aber jeweils unterschiedlich definiert ist

(C” bzw. Ay). Wie in Abb. 2.5 dargestellt, zeigen die beiden Kurven fiir C" =20 und
A, =0.85 einen dhnlichen, aber nicht identischen Verlauf. Wird z.B. bei
Sensitivititsuntersuchungen nur eine der beiden Konstanten C" oder A, variiert, so ist
die Diskrepanz zwischen beiden Kurven wesentlich groBer. Eine konsistente und im
gegenwdrtigen Modell implementierte Formulierung verwendet daher sowohl fiir die
Impulsbilanz wie auch fiir den Q,-Term der Kontinuititsgleichung denselben, exponen-
tiellen Ansatz fiir C(A) aus Gl. (2.45), so daB nur die empirische Konstante C* in das
Modell eingeht.

Y4

/
0.6 7 ; exponentiell
A , ’/ = = = quadratisch
04 , (Hibler 1984)

Abb. 2.5. Der quadratische Ansatz nach Hibler (1984) und der energetisch konsistente
exponentielle Ansatz fiir den Eiskonzentrationsfaktor C(A) im Scherdeformationsterm Q4
der Kontinuititsgleichung fiir die Eiskonzentration A. Die empirischen Konstanten sind

A, = 0.85 fiir den quadratischen Ansatz und C* = 20 fiir den exponentiellen Ansatz.
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3. Erweiterungen des Modells

3.1. Einfiihrung einer zweiten Eisklasse zur Unterscheidung deformierten und

nicht-deformierten Eises

Die Unterscheidung des FEises in die beiden Klassen nicht-deformiertes Eis und
deformiertes Eis bildet den Schwerpunkt dieser Arbeit. Im Unterschied zur in den
nidchsten beiden Unterkapiteln beschriebenen Simulation des Fisalters und der
Trajektorien von Driftkorpern ist die Unterscheidung der beiden Eisklassen nicht nur
diagnostischer Natur, sondern erfordert zusitzliche prognostische Gleichungen fiir eine

selbstindige zeitliche Entwicklung des Eises beider Klassen. Zu beschreiben sind:

- Die Entstehung deformierten Eises aus dem zunichst nicht-deformierten, thermo-
dynamisch entstandenen Eis. Hierfiir ist ein Transformationsprozef3 zwischen den beiden

Eisklassen als Funktion der Eisdynamik anzusetzen.

- Das thermodynamische Wachsen und Schmelzen des Eises beider Klassen. Die
Geschwindigkeit der thermodynamischen Prozesse hidngt stark von der Eisdicke ab, die
hier als prognostische Grofle getrennt fiir nicht-deformiertes und deformiertes Eis einge-

fithrt wird und zu unterschiedlichen Wachstumsraten der beiden Eisklassen fiihrt.

- Die Advektion des Eises beider Klassen. Aufgrund der betrichtlichen
Eisdriftgeschwindigkeiten, die das Eis in nur etwa einem Jahr iiber die gesamte rdumliche
Ausdehnung des Weddellmeers transportieren, sind die Regionen, in denen ein hoher
Anteil deformierten Eises vorgefunden wird, nicht identisch mit den Regionen, in denen
es produziert wird. Lokal betrachtet hat Advektion den Effekt, dal der Anteil deformier-
ten Eises an der gesamten Fismenge einer Region modifiziert wird durch aus benachbar-
ten Regionen einstromendes Eis, welches einen hoheren oder niedrigeren Anteil defor-

mierten Eises aufweisen kann.

Die im erweiterten Modell unterschiedenen Klassen nicht-deformiertes und deformiertes
Eis werden in diesem Text synonym auch als glattes bzw. rauhes Eis bezeichnet.
Variablen und Terme, die sich auf das nicht-deformierte Eis beziehen, sind mit dem
Index / (nach engl. "level ice") gekennzeichnet, wihrend der Index r (nach engl. "ridged
ice") fiir deformiertes Eis verwendet wird. Die Unterscheidung, welches Eis nicht-de-

formiert bzw. deformiert ist, ist wohldefiniert:



Kapitel 3  Erweiterungen des Modells 43

1. Alles Eis, das durch thermodynamisches Zufrieren offener Wasserflichen

neu entsteht, ist nicht-deformiert.

2. Deformiertes Eis entsteht aus nicht-deformiertem FEis durch
Transformationsprozesse, die als Funktionen der Eisdynamik beschrieben

werden.

In dem Zweiklassenmodell werden das Eisvolumen pro Fliche (k) und die
Eiskonzentration (A) getrennt fiir die beiden Eisklassen definiert. Das gesamte

Eisvolumen pro Flédche ist die Summe

h=h +h (3.1)
mit

h, Volumen glatten Eises pro Fliche

h, Volumen rauhen Eises pro Fliche,

und die Eiskonzentration ist

A=A +A (3.2)
mit

A Anteil der durch glattes Eis bedeckten Flidche

A Anteil der durch rauhes Eis bedeckten Fliche.

r

Der Volumenanteil deformierten Eises am gesamten Eisvolumen einer Gitterzelle ist

definiert als

=—T , (3.3)

und der Fldachenanteil deformierten Eises an der gesamten eisbedeckten Fliche einer

Gitterzelle ist

r=_r (3.4)
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Die tatsdchliche Eisdicke ist fiir glattes Eis

hl
—+ 3.5
A (3.5)
und fiir rauhes Eis
h
Lo, 3.6
1 (3.6)

r

An die Stelle der zwei prognostischen Variablen A und /& des Einklassenmodells treten
die vier prognostischen Variablen Aj, A, , hj und h,., deren zeitliche Entwicklung durch

die vier erweiterten Kontinuitétsgleichungen

0A

6_tl =-00uA)+G, +G, -0, -R,T, (3.7)

aaAr =-0MuA,)+G, +R,T, (3.3)
l, T

oh, _ h

6_tl =-0fuwy) +G, +G, -T, Xlz (3.9)

a}? = -0fuk, ) +G, +T, % (3.10)

1

beschrieben wird. Die linken Seiten dieser vier Gleichungen stellen die lokalen zeitlichen
Anderungen der jeweiligen prognostischen Variablen dar. Diese sind gegeben durch die
Terme der rechten Seite fiir Advektion (—D [ﬂu)), thermodynamisches Wachstum
(G...), Entstehung offenen Wassers durch Scherdeformation (Q4) und Transformation

nicht-deformierten Eises in deformiertes (7'4).

In allen vier Advektionstermen wird dieselbe Eisdriftgeschwindigkeit u verwendet, die
durch Losung der Impulsbilanz (2.32) fiir die Gesamtmasse des in einer Gitterzelle
befindlichen glatten und rauhen FEises bestimmt wird. Die Annahme der gleichen
Driftgeschwindigkeit fiir beide Eisklassen ist begriindet durch den Umstand, dal auf der
groflen rdumlichen Skala des Modells nur eine mittlere Geschwindigkeit fiir das Eisfeld
einer Gitterzelle angegeben werden kann, welches stets ein Gemisch aus glattem und
rauhem Eis, in der Regel sogar als Bestandteile gemeinsamer Schollen, enthélt. Obwohl
die Driftgeschwindigkeit innerhalb einer Gitterzelle fiir die beiden Eisklassen gleich ist,

kann Advektion, die den Austausch von Eis verschiedener Gitterzellen vermittelt, das
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Verhiltnis glatten zu rauhen Eises in einer Gitterzelle verdndern: Der Einstrom von Eis
bei konvergenter Stromung vergrofBert oder verringert den Flachen- oder Volumenanteil
rauhen Eises in dem Malle, wie das einstromende Eis einen hoheren oder niedrigeren

Anteil deformierten Eises besitzt als das Eis der betrachteten Gitterzelle.

Die thermodynamischen Wachstumsraten fiir die Eisvolumina und -fldchen unterscheiden
nun jeweils drei Félle: Das Zufrieren von Fliachen offenen Wassers, das Wachstum bzw.
Schmelzen des bereits vorhandenen glatten Eises und das des bereits vorhandenen rauhen
Eises. Die Wachstumsraten fiir das Volumen (pro Flidche) und die eisbedeckte Flache

beim Gefrieren neuen Eises in offenem Wasser,

oh 0A
G =1 und G =[— s
how a Aow a
t thermo, new ice ! thermo, new ice

sind die gleichen wie im Einklassenmodell: G, =~ wird aus der Energiebilanz (2.1), ange-
wandt auf offenes Wasser, und G, ~nach den Formeln (2.26) und (2.27) berechnet. Da

das durch Zufrieren offenen Wassers entstehende Eis definitionsgemif3 nicht deformiert

ist, wird es ausschlieBlich dem Volumen /; und der Fliche A; glatten Eises hinzugefiigt.

Das thermodynamische Wachstum der Volumina bereits vorhandenen glatten und rauhen
Eises, h; und h,, wird jeweils durch Losung der Energiebilanz (2.1) ermittelt, wobei
unterschiedliche Eisdicken, 4j/A; fiir nicht-deformiertes und /,/A,. fiir deformiertes Eis, in
den Wirmeleitungsterm eingehen. Ahnlich dem Einklassenmodell wird die stochastische
Verteilung der Eisdicke verschiedener Schollen dadurch beriicksichtigt, dall fiir jede
Eisklasse eine Gleichverteilung der Eisdicke zwischen 0 und dem Doppelten der mittle-
ren Eisdicke der Klasse angenommen wird. Fiir jede Klasse wird die Energiebilanz (2.1)

fiir sieben verschiedene Eisdicken,

K .
Dy evetice = E EAﬁ fiir glattes Eis (3.11)
1
und
K .
Dy agedice = = A’ fiir rauhes Eis, (3.12)

r

mit K D{1,3,5,7,9, 11, 13} gelost. Insgesamt wird die Energiebilanz in jedem Zeitschritt

also flinfzehnmal berechnet: einmal fiir die Fldchen offenen Wassers und jeweils sieben-

mal fiir die beiden Eisklassen.
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Die in die Warmeleitungsgleichung eingehende Schneeauflage wird fiir beide Eisklassen
als gleich dick angenommen. Wird sie so dick, dal die Grenzfliche Schnee-Eis unter die
Wasserlinie gedriickt wird und ein Flutungseffekt ("Flooding", Kapitel 2.5) eintritt, dann
wird das dabei zusitzlich entstehende Eisvolumen Ahflooding in dem Verhiltnis auf die

beiden Fisklassen verteilt, wie diese einen Flichenanteil an der gesamten Eismenge

besitzen:
A . )
AR onding = II DRy ing fiir glattes Eis (3.13)
A
Ahryﬂoodmg = 7’ Ahﬂoodmg fiir rauhes Eis. (3.14)

Der Flutungseffekt wird nach den Gleichungen (2.46) bis (2.48) anhand des
Gesamtvolumens des Eises pro Fldache (%), bestehend als glattem und rauhem Eis, be-

rechnet.?

Ebenso ist der in die Energiebilanz (2.1) eingehende ozeanische Wirmeflul Q,,., der
vom angekoppelten Deckschichtmodell als Mittelwert jeweils einer Gitterzelle progno-
stiziert wird, auf die beiden Eisklassen zu verteilen. Hierfiir wird angenommen, dal3 der
ozeanische Wirmefluf als Energie pro Fliche und Zeit fiir alles Eis innerhalb einer

Gitterzelle, glattes und rauhes, gleich ist.

Einer besonderen Behandlung bedarf der gelegentlich auftretende Fall, da3 in einem
Zeitschritt alles Eis einer Klasse - in der Praxis das diinnere, glatte Eis - restlos ge-
schmolzen wird, wihrend Eis der anderen Klasse iibrig bleibt und gleichzeitig ein
Energietiberschuf (z. B. durch ozeanischen Wirmefluf3) aus der Energiebilanz (2.1) fiir

die Gitterzelle vorhanden ist, der weiteres Eis schmelzen kann. Zur Aufrechterhaltung

2Andere Verfahren der Beriicksichtigung der Schneeauflage, z.B. mit unterschiedlich dicker
Schneedecke fiir die beiden Eisklassen, sind denkbar. Der Flutungseffekt leistet allerdings nur einen
kleinen Beitrag zum gesamten Eisvolumen, so daBl Modifikationen dieses simulierten Prozesses die
Modellergebnisse nicht wesentlich verdndern wiirden. Solange iiber die Quelle des Schnees, den
Niederschlag, nur sehr unzureichende Beobachtungen vorliegen, kann eine Variation allein der
prognostischen Modellgleichungen fiir die Schneeauflage keine fundierte Verbesserung der Simulation

erzielen.
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der Energiebilanz der betroffenen Gitterzelle wird in diesem Fall der Energietiberschuf3

zum Schmelzen von Eis der verbliebenen Klasse verwendet.

Die Behandlung der Deformationsprozesse im Zweiklassenmodell unterscheidet die
beiden Effekte der Entstehung zusitzlichen offenen Wassers bei Deformation einerseits
(QA-Term in der Kontinuititsgleichung (3.7) fiir A;) und der Transformation nicht-
deformierten Eises in deformiertes andererseits (74 enthaltende Terme in allen vier
Kontinuitétsgleichungen (3.7) bis (3.10)). Bei beiden Prozessen sind die Beitrige durch

Konvergenz und durch Scherdeformation zu unterscheiden.

Die Beschreibung der Abnahme der eisbedeckten Fliche infolge Deformation erfolgt wie
im Einklassenmodell: Bei konvergenter Eisdrift erfolgt rein vertikales Aufstapeln des
Eises, sobald eine Eiskonzentration von 100% erreicht ist. Bei Scherdeformation wird
die Fliche zusitzlich entstehenden offenen Wassers pro Zeit, Q4, nach Gl. (2.51) be-
schrieben. Da das nicht-deformierte Eis deutlich diinner als das deformierte ist, daher
Deformation einen geringeren Widerstand entgegensetzt als das deformierte, wird hier
zugrundegelegt, daf} alles neu zu deformierende Eis bislang nicht-deformiert war. Der
QA-Term geht daher nur in die Kontinuitétsgleichung (3.7) fiir die Flache glatten Eises

ein, nicht in die des rauhen Eises, Gl. (3.8).

Neu einzufiihren ist fiir das Zweiklassenmodell, wie die Transformation nicht-deformier-

ten Eises in deformiertes Eis stattfindet. Die Transformationsterme

R, T

ATA

fiir die Eiskonzentration und

fir das Eisvolumen dndern die gesamte eisbedeckte Fliche A und das gesamte
Eisvolumen & nicht. Sie beschreiben den Ubergang glatten Eises in rauhes, indem sie mit
negativem Vorzeichen in die Kontinuititsgleichungen (3.7) und (3.9) fiir glattes Eis und
mit positivem Vorzeichen in die Kontinuititsgleichungen (3.8) und (3.10) fiir rauhes Eis

eingehen.
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Der grundlegende Term zur Beschreibung der Transformation nicht-deformierten Eises
in deformiertes ist 74, der die pro Zeit deformierte Fliche bislang glatten Eises angibt,
die beim Deformationsproze$} in die Fliche R4oT4 rauhen Eises iibergeht’. Dabei ist Ry
eine empirische, dimensionslose, positive Konstante mit einem Wert kleiner als 1, die im
folgenden als Deformationsparameter bezeichnet wird. R4 ist das Verhiltnis der Flache
des durch Deformation neu entstandenen rauhen Eises zu der Fliche des deformierten,
bislang glatten Eises, aus der es gebildet wurde. Fiir den Standardlauf wird R4 = 0.5
gesetzt, was ausdriickt, dafl bei Deformationsprozessen das daran beteiligte Eis auf die
Hilfte der Flache komprimiert wird, die es vorher einnahm. Der Deformationsparameter
R4 bestimmt das Verhiltnis der Dicke neuen rauhen Eises zu der glatten Eises zum
Zeitpunkt der Deformation. Von dieser unterschiedlichen Dicke der beiden Eisklassen
héngt deren weiteres thermodynamisches Wachstum entscheidend ab, so daf ein direkter
Zusammenhang zwischen R4 und dem Verhiltnis der mittleren Dicke rauhen Eises zu
der glatten Eises gegeben ist. Dieses aus Messungen in der betrachteten Region des
Weddellmeers (Eicken et al., 1994; ausfiihrlicher diskutiert in Kapitel 7) bekannte
Dickenverhiltnis wird zur Einstellung des Deformationsparameters R4 verwendet. Die
Beobachtung, dall deformiertes Eis im Mittel etwa doppelt so dick ist wie nicht-defor-
miertes Eis, wird vom Modell am besten fir R4q=0.5 simuliert.
Sensitivitdtsuntersuchungen mit unterschiedlichen Werten fiir R4 (Kapitel 6) zeigen, daf3
zwar die Eisdicken der beiden Klassen direkt von R4 abhiingen, da3 aber die Muster der
rdumlichen Verteilung und der zeitlichen Entwicklung (Jahresgang) beider Eisklassen
sich nicht wesentlich 4ndern, wenn R4 im Rahmen sinnvoller, durch die prognostizierten
Eisdicken gegebener Grenzen variiert wird. Fiir qualitative Vorhersagen ist R4 also kein
sensibler Parameter. Festzuhalten ist ferner, dall der Deformationsparameter R4 der
einzige Parameter ist, der mit der Unterscheidung der beiden Eisklassen zusitzlich

eingefiihrt wird.

Die pro Zeit deformierte Fliache glatten Eises, T4, wird in Anlehnung an die bereits im

Einklassenmodell enthaltene Bildung offenen Wassers durch Scherdeformation

3Die Indizes A erinnern daran, daB R4 und T, die Transformation der als Eiskonzentration A

ausgedriickten Fldche beschreiben.
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0.=(%

), O
nach GI. (2.51), mit
P, (8) = 0.5 (A(&) -|div ul)
nach GI. (2.52), A(£) nach Gl. (2.42) und C(A) nach Gl. (2.45) definiert:

n=(2) =[] 3.19)

Zur gesamten Deformation tragen die beiden Terme fiir Scherdeformation, ljJs(é) nach
Gl. (2.52), und fiir Konvergenz, lJJC(é) , bei. Der Beitrag durch Konvergenz wird defi-

niert als

ch(é) = _(én +é22)

=—div u

fiir div u <0 (3.16)

und

w.(¢)=0 fir div u=0 . (3.17)

Diese auf Flato und Hibler (1991) zuriickgehende Definition ist konsistent mit der
verwendeten viskos-plastischen Rheologie des Eises. Mit den Termen () (¢) , W, (¢) und
C(A) ist die pro Zeit deformierte Fliche T4 proportional zu den durch den
Rheologieansatz beschriebenen Kriften, die bei Scherdeformation oder Konvergenz
auftreten. Bei der Deformation geht pro Zeit die Fliache T4 glatten Eises in die kleinere
Fldche rauhen Eises Rg T4 Uiber. R4 T4 ist daher der Eiskonzentration glatten Eises, Ay,
abzuziehen (Gl. (3.7)) und der des rauhen Eises, A,, hinzuzufiigen (GI. (3.8)). Das
deformierte Eisvolumen pro Fliche und Zeit ergibt sich aus der Multiplikation der pro

Zeit deformierten Fliache T4 mit der Dicke hy/A; des bislang glatten, nun deformierten

Eises als
oh
(_1) - (3.18)
at deformation Al

das dem Volumen glatten Eises pro Flidche in Gl. (3.9) abzuziehen und dem des rauhen

Eises in GlI. (3.10) hinzuzufiigen ist:
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(ahr) = +TAﬂ . (3.19)
at deformation A

1

Das hier dargestellte Zweiklassenmodell stellt eine wesentliche Erweiterung des Modells
von Flato und Hibler (1991) fiir die Arktis dar, in welchem die Volumina deformierten
und nicht-deformierten Eises pro Fliche, #; und A, nach GI. (3.1), unterschieden wurden,
nicht aber die jeweiligen Eiskonzentrationen, A; und A, nach Gl. (3.2). Mit der hier
vorgenommenen Definition von A; und A, erfolgt eine explizite Einfithrung unterschied-
licher Dicken hy/Aj und h,/A, fiir die beiden Eisklassen, die eine konsistente Behandlung
der beiden Klassen als selbstindige ermdglicht und insbesondere deren unterschiedliche
thermodynamische Wachstumsraten beriicksichtigt. Flato und Hibler (1991) betonten,
daB sie keine "willkiirliche" Definition unterschiedlicher Dicken der beiden Eisklassen
vornehmen wollten - offenbar waren damals fiir die Region ihres Arktismodells noch
keine verwertbaren Beobachtungen der Eisdicke beider Klassen verfiigbar. Mittlerweile
existiert jedoch zumindest fiir die Region des Weddellmeeres ein ausreichender Satz an
Beobachtungen der Eisdicken beider Klassen (Eicken et al., 1994; siehe Kapitel 7), so

daB die explizite Einfithrung zweier unterschiedlicher Eisdicken moglich und sinnvoll ist.

Die pro Zeit deformierte Fldche, T4, ist fiir den hier verwendeten Ansatz die gleiche wie
bei Flato und Hibler (1991), doch das deformierte Eisvolumen pro Fliache und Zeit ist
nach deren Ansatz hoher, da sie fiir das zu deformierende Volumen die Dicke h/A des
Eises beider Klassen ansetzen, wihrend hier dafiir die geringere Dicke hy/A; des glatten,

nicht-deformierten Eises verwendet wird.
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3.2. Das Alter des Eises in der Simulation

Die zweite Erweiterung des Modells ist die Prognose des Alters des Eises, welches -
soweit dem Autor bekannt - von groBskaligen Meereismodellen bislang nicht vorherge-
sagt wurde. Das FEisalter wird hier ausschlieBlich fiir diagnostische Zwecke verwendet
und geht nicht wieder in die Beschreibung der zeitlichen Entwicklung des Eises ein. Weil
die Schmelzprozesse im Sommer die physikalischen Eigenschaften des Eises drastisch
verdndern, insbesondere das Salzgehaltsprofil und die Dicke der Schneeauflage, kann bei
Beobachtungen wie Eiskernbohrungen oder mit Fernerkungsverfahren zwischen einjihri-
gem und mehrjdhrigem* Eis unterschieden werden. Manche Verfahren, z. B. die ein-
gehende glaziologische Untersuchung von Eiskernen, lassen eine noch genauere
Bestimmung des FEisalters, zumindest eine Angabe seiner Lebensjahre zu. Das Alter des
Eises ist somit eine geeignete Variable zum Vergleich der Simulationsresultate mit
Beobachtungen (Kapitel 7). Ferner sind Modellerweiterungen denkbar, in denen Gréfen
(z. B. die Dicke der Schneeauflage) oder Prozesse (z. B. das Riickstreuverhalten fiir
Strahlung) als Funktionen des Eisalters beschrieben werden, so daf} die prognostischen

Gleichungen des Modells vereinfacht oder verbessert werden konnten.

Das Eisalter als prognostische Variable eines grofskaligen Meereismodells in Eulerscher
Formulierung beschreibt einen Mittelwert fiir die Region einer Gitterzelle, die in der
Natur i. a. eine groBe Zahl unterschiedlicher Eisschollen enthilt. Das individuelle Alter
einzelner Schollen oder gar die unterschiedlich alten Schichten des Eises einer einzigen
Scholle konnen durch dieses Modell nicht erfaBt werden. Dies wiirde zudem eine

Lagrangesche Beschreibung zur Verfolgung einzelner Schollen erfordern.

Das Alter wird hier als volumengewichtetes mittleres Alter allen Eises einer Klasse
innerhalb einer Gitterzelle definiert. Neu gebildetes Eis besitzt das Alter 0 und altert
fortan mit der Rate 1, d. h. es wird (trivialerweise) pro Tag einen Tag ilter. Treffen in
einer Gitterzelle Eisquanta unterschiedlichen Alters zusammen, z. B. das bereits in der
Zelle vorhandene Eis mit dem neu gefrorenen oder durch Advektion hineintransportier-
ten Eis anderen Alters, so tragen sie zu dem mittleren Alter der Gitterzelle in dem Malle

bei, in dem sie einen Anteil am gesamten Eisvolumen der Gitterzelle darstellen.

4Mehrjihriges Eis ist definiert als Eis, welches mindestens eine Schmelzperiode iiberlebt hat.
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Das Alter wird hier fiir die beiden Eisklassen als selbstindige Groflen eingefiihrt, was
insbesondere deshalb niitzlich ist, weil die rdumliche Verteilung und die zeitliche
Entwicklung des Eisalters drastische Unterschiede zwischen glattem und rauhem Eis
aufweisen. Das hier beschriebene Verfahren hingt jedoch nicht prinzipiell von der Anzahl
der Eisklassen ab; es kann sowohl fiir Modelle mit einer einzigen Klasse wie auch fiir
komplexere Mehrklassenmodelle verwendet werden. Wenn mehrere, ineinander um-
wandelbare Eisklassen beschrieben werden, gehen in die Kontinuititsgleichungen fiir die

Zeitentwicklung ihres jeweiligen Alters Transformationsterme ein.

Die zeitliche Entwicklung des Eisalters beider Klassen ist durch die beiden erweiterten

Kontinuitétsgleichungen

d(a,h,) h

—a’t Y =-Oua, h)+h +aq, M, —a T, Xll (320

6(a,h,) _— Eﬂua, hr) +h +a M, +a, T, By (3.21)
ot ' 4

gegeben. aj und a, sind das Alter nicht-deformierten bzw. deformierten Eises. Die beiden
fundamentalen, extensiven Groen zur Beschreibung des Eisalters sind das Produkt aus
Eisalter und Volumen pro Flidche der jeweiligen Klasse, also aj hj fiir glattes Eis und
ay h, fir rauhes. Die intensiven GroBen des Eisalters werden erst nach Losung der
Kontinuititsgleichungen (3.20) und (3.21) als

(az hz)

a= (3.22)
1

fiir glattes Eis und als

_(a, k)
a -—
' h

s

(3.23)

fiir rauhes Eis berechnet.

Die jeweils vier Terme der rechten Seiten der Kontinuitétsgleichungen (3.20) und (3.21)
beschreiben die Effekte von Advektion, Altern, Gefrieren von Neueis und

Transformation nicht-deformierten Eises in deformiertes. Im einzelnen sind dies:
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1.) Advektionsterme —[1 [{u a, h,) und -0 (fu a, hr)

Advektion vermittelt den Austausch des i. a. unterschiedlich alten Eises verschiedener
Gitterzellen. Betrachtet man in Eulerscher Darstellung eine einzelne Gitterzelle, so be-
wirkt der Einstrom eines Eisvolumens anderen Alters eine Anderung des volumen-
gewichteten mittleren Alters der Zelle. Ein Ausstrom verdndert dagegen nicht das Alter
in der Gitterzelle, verringert jedoch das Eisvolumen, das der Berechnung des Alters als
volumengewichtetes Mittel zugrundeliegt.

2.) Alterungsterme hj und h,

Sie beschreiben den eigentlichen Prozel3 des Alterns als reine Funktion der Zeit. Da der
Prozel3 des Alterns das Eisvolumen /; bzw. h, nicht dndert, gilt hier
oa, h) _ . da

und =h —L

a(az hz) _, 9q,
ot ot "ot

ot

woraus durch Gleichsetzen mit den Alterungstermen /; und A,

9, =1 und 0a,
ot ot

=1

folgt.

3.) Thermodynamische Terme M, und M,

Die Beriicksichtigung der thermodynamischen Prozesse mufl die beiden Fille des
Schmelzens und des Gefrierens unterscheiden. Wihrend beim Schmelzen eine Abnahme
des Eisvolumens ohne Anderung des Eisalters stattfindet, wird beim Gefrieren von
Neueis ein zusitzliches Eisvolumen des Alters 0 erzeugt, welches das volumengewichtete
mittlere Alter der Gitterzelle senkt. Die Definition der Schmelzrate ist fiir die Klasse

glatten Eises

M, =G, +G, fir G, +G, <0 (Schmelzen) (3.24)

h()W
und
M, = 0 fiir Gh, + Gh()w >0 (Gefrieren) . (3.25)

Die in Gl. (3.9) eingefiihrten Gefrierraten sind G, fiir das Wachstum des bereits vorhan-

denen glatten Eises und G, ~fiir das Zufrieren offener Wasserflichen. Das Wachstum
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des rauhen Eises wird durch G, aus Gl. (3.10) beschrieben und dient zur Definition der

Schmelzrate rauhen Eises

M, =G, fir G,, <0 (Schmelzen) (3.26)

und

M, =0 fiir G, 20 (Gefrieren) . (3.27)

Das Verfahren, die nur im Falle des Gefrierens auftretende Verdnderung des Eisalters
mithilfe eines Schmelzterms in den Kontinuititsgleichungen (3.20) und (3.21) zu be-
schreiben, verdankt sich der Berechnung des Eisalters nach den Gleichungen (3.22) und

(3.23). Die Anderungsrate des Eisalters ist in jedem Falle, bei Gefrieren und bei

Schmelzen,
Oa, _i (akhk)
or ot\ h
1 a(akhk) 1 oh
=— - h, )—% 3.28
h, Ot h? (a.h,) ot (3:28)
1
:_(athk _akth)
hy

In dieser fiir beide Eisklassen giiltigen Formel bezeichnet der Index k die Eisklasse und

ist nach der hier verwendeten Notation mit / fiir glattes oder r fiir rauhes Eis anzusetzen.
(Fur die Klasse des glatten Eises ist fir G, die Summe G, +G, beider Beitrige zum

Volumenwachstum einzusetzen.)

Im speziellen Falle des Schmelzens ist

9a, _

M, =G, und (3.29)
ot
Dagegen ist fiir den Fall des Gefrierens
6(1 Gh
M, =0 und —*=-q —* . 3.30
hy at k l’lk ( )
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Die Rate der Abnahme des Eisalters bei Frieren zusitzlichen Eises ist also proportional

- zu dem Alter ay, des bereits existierenden Eises und

- zu dem Verhiltnis der Gefrierrate G, zu dem vorhandenen Eisvolumen pro Fliche, 7.

. h
4.) Transformationsterm a, T, Xl
1

Die in Kapitel 3.1. dargestellten Kontinuitétsgleichungen (3.9) fiir 4; und (3.10) fiir A,
enthalten T, % als das transformierte Volumen bislang glatten Eises pro Fliche und

1

Zeit. Das Alter dieses Eises ist a; . Damit ist das Produkt a,7, Xl die GroBle, die zur
1

Beriicksichtigung  der  Transformation glatten Fises in rauhes in der
Kontinuititsgleichung (3.20) fiir a; hj zu subtrahieren und in der Kontinuitétsgleichung
(3.21) fiir a; h; zu addieren ist.
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3.3. Simulation von Trajektorien der Eisdrift

Im folgenden wird ein Lagrangesches Verfahren zur Simulation der Trajektorien einzel-
ner Driftobjekte vorgestellt. Unter einer Trajektorie ist hier die beobachtete oder simu-
lierte Bahnlinie eines materiellen Korpers (Eisscholle, Driftboje) auf der gekriimmten,

zweidimensionalen Erdoberfldche zu verstehen. Sie wird als Zeitserie der geographischen
Koordinaten (Breite ¢(z,), Linge A(z,)) des Aufenthaltsorts zu den

aufeinanderfolgenden tiglichen Zeitschritten ¢, des Modells angegeben.

Die in Kapitel 5 beschriebene Einstellung der dynamischen Modellparameter beruht auf
dem Vergleich der simulierten Trajektorien mit denen beobachteter Eisdriftbojen und
belegt die Niitzlichkeit dieser Simulation. Die hier beschriebene Methode wurde in der
Literatur iiber grofBskalige Meereismodelle bislang wenig behandelt und insbesondere
selten fiir lange Integrationszeiten, hier bis zu neun Monaten, angewendet. Flato und
Hibler (1992) verwenden ein deutlich primitiveres Verfahren zur Berechnung
Trajektorien-dhnlicher, den ungefihren Verlauf der Drift wiedergebender Kurven, die sie
mit denen beobachteter Meereisbojen vergleichen. Darin gehen lediglich die
Monatsmittelwerte der Geschwindigkeiten und der Aufenthaltsorte der Bojen ein. Ein
anderes Beispiel fiir einen Langzeitvergleich zwischen simulierter und beobachteter

Trajektorie einer einzelnen Boje ist bei Vihma und Launiainen (1993) zu finden.

Das hier beschriebene Verfahren muf3 mehrere wesentliche Unterschiede zwischen den
simulierten Modellgeschwindigkeiten und den zu simulierenden Trajektorien beriicksich-
tigen. Erstens ist das Geschwindigkeitsfeld des Modells in Eulerscher Darstellung formu-
liert, wihrend Trajektorien die Geschwindigkeiten in Lagrangescher Darstellung be-
schreiben. Zweitens findet die Bewegung der Driftobjekte auf einer rdaumlichen Skala
deutlich unterhalb der Auflosung des groBskaligen Modells statt. Dies ist die
Konsequenz des CFL-Kriteriums (nach Courant, Friedrichs, Lewy; siehe z. B. Hibler,
1979) fiir die numerische Stabilitit des Modells, dall kein simulierter Prozef3, insbesonde-
re hier die Translation des Driftkorpers, in einem Zeitschritt eine Gitterzelle durchqueren
kann. Die typische Translation einer Eisdriftboje von 10 bis 30 Kilometern pro Tag

betridgt sogar nur rund ein Zehntel des Abstandes zweier benachbarter Gitterpunkte.

Das Berechnungsverfahren fiir die Simulation von Trajektorien besteht darin, fiir den
Anfangszeitpunkt 7, der Trajektorie die geographischen Koordinaten (d)(to),)\(to))

festzulegen und fortan fiir jeden weiteren Zeitschritt ¢, eine Translation (Ad)(tn ), A)\(tn ))
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zu berechnen, aus der sich der neue Ort des Driftkorpers,
(d)(tn_l) +0d(r, ), N (z,_,) + DA(z, )), ergibt. Dies erfolgt in drei Schritten:

1. Transformation der geographischen Koordinaten in Modellkoordinaten

Die bijektive Abbildung der geographischen Koordinaten (d),)\) auf die
Modellgitterkoordinaten (i, jr) ist durch die Definition des jeweils verwendeten
Modellgitters gegeben. Zu beachten ist lediglich, da3 die Modellgitterpunkte eine endli-
che Anzahl diskreter geographischer Orte darstellen, die in Modellgitterkoordinaten
durch Paare (i,j) ganzer Zahlen iD{1,2,3,...,L}, jD{1,2,3,...,M} beschrieben
werden.’ Die Bojentrajektorien dagegen konnen durch jeden beliebigen geographischen

Ort innerhalb der modellierten Region fithren, so da} der jeweilige Aufenthaltsort in
Modellgitterkoordinaten (i ., jr) ein Paar reeller Zahlen ist, wobei 1<i <L und

1<j <M.

2. Bestimmung der Geschwindigkeit des Driftkorpers

Das Geschwindigkeitsfeld u(i , j) des Modells ist zundchst nur an den diskreten
Gitterpunkten (i, J ) definiert. Da der Aufenthaltsort (ir , jr) des Driftkorpers in der Regel

nicht mit einem der Gitterpunkte zusammenfillt, sondern zwischen diesen liegt, muf}
auch dort eine Geschwindigkeit u(i_, jr) definiert werden.

Der einfachste Ansatz besteht darin, fiir den Driftkorper die Geschwindigkeit des nédchst-
gelegenen Gitterpunktes u(i , j) anzunehmen, wobei die Koordinaten i und j durch

Runden von i, und j, auf den nichsten ganzzahligen Wert bestimmt werden. Bei diesem
Ansatz wird fiir alle Orte innerhalb einer Gitterzelle die gleiche Geschwindigkeit defi-
niert. Beim Ubergang des Driftkorpers aus einer Gitterzelle in eine benachbarte findet

eine sprunghafte Anderung der zugewiesenen Geschwindigkeit statt.

Ein besserer und fiir diese Arbeit verwendeter Ansatz besteht in der Interpolation der
Geschwindigkeit am Ort (ir, jr) aus den Geschwindigkeiten der jeweils vier néchst-

gelegenen Gitterpunkte (Abb. 3.1). Deren Koordinaten sind bestimmt durch i <i, <i+1

und j<j. < j+1.

3L und M sind jeweils die Anzahl der Gitterzellen in zonaler und meridionaler Richtung.
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i,j+1 i+1,j+1

_|_ir’jr

i,] i+1,]

Abb. 3.1. Die Geschwindigkeit am Ort (ir, ]r) wird durch Interpolation der

Geschwindigkeiten der 4 nichstgelegenen Gitterpunkte berechnet.

Die Geschwindigkeit an der Position (i,, j,) wird definiert als
u(i,, j,) = ¢, O(i, j) +c, (i +1,j) +c; Onli, j+1) +¢, (i +1,j+1) (331

Die Koeffizienten c,, k D{1,2,3,4}, werden als Funktion des Abstandes des

Driftkorpers zum jeweiligen Gitterpunkt angesetzt. Fordert man, dal zwischen zwei
zonal oder meridional benachbarten Gitterpunkten der Gradient der Geschwindigkeit
konstant und durch die Differenz der Geschwindigkeiten dieser beiden Gitterpunkte

gegeben sein soll, das heif3t

ai.u(i,,j) =u(i +1,/) —u(i, j) (3.32)
lr

fiir zwei zonal benachbarte Gitterpunkte (i . J ), (i +1, j) sowie

gu(i,j,) =u(i,j+1) —u(i, ) (3.33)

fiir zwei meridional benachbarte Gitterpunkte (i . J ), (i s+ l) so folgt daraus der lineare

Ansatz fiir die Koeffizienten
a ==, -))d1-(j, - ) =(1+i-i,)l1+j-j,) (334

1=+ =i,)) 1=, - 1) =G, -i)li+j-j) (3395

,=(
=(1-G, =) d1-(( +1 - ) =(1+i-i)dj,-j) (336
(

-+ =) di-((G+D-4)) =G -)dj, - ) (337)
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Diese Koeffizienten liegen im Wertebereich O < ¢, <1,und es gilt ¢, + ¢, +¢; +¢, =1.

Zu beriicksichtigen sind noch die Randbedingungen an den Grenzen zwischen Wasser
und Land. Gibt man als Randbedingung vor, dall das Meereis den Ozean nicht verlassen
kann, dann mul} die Geschwindigkeit des Driftkorpers stets modifiziert werden, wenn die
Translation auf einen Landpunkt fithren wiirde. Fiir solche Fille wird die Beschrinkung
vorgesehen, daf} die landwirts gerichtete Komponente der Geschwindigkeit auf O gesetzt
wird. Die andere Geschwindigkeitskomponente, die eine Drift parallel zur Kiiste be-

schreibt, bleibt dagegen unverindert.

3. Berechnung der Translation in geographischen Koordinaten

Die wihrend eines Zeitschritts der Dauer At bei einer Driftgeschwindigkeit u(ir, jr)
vollzogene Ortsverdnderung (Ax,Ay) in Modellkoordinaten ist u(ir, J )At. Die
Transformation von (Ax,Ay) in eine Translation (Ad),A)\) in geographischen

Koordinaten ist eine einfache Aufgabe der sphirischen Geometrie. Fiir den hier gegebe-

nen Fall von Translationen, die klein gegeniiber dem Erdradius a sind, gilt in guter

Niéherung
o w(i . j )
2Tt a
o uli,j )
= 3607w ji) (3.39)

2T acos(d)+A2¢]
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4. Numerisches Schema und Antriebsfunktionen
4.1. Numerisches Schema

Das in den Kapiteln 2 und 3 dargestellte dynamisch-thermodynamische Meereismodell ist
ein System gekoppelter partieller Differentialgleichungen. Ausgehend von vorgegebenen
Anfangsbedingungen wird die zeitliche und rdumliche Entwicklung der prognostischen
Variablen beschrieben, wobei die zugrundegelegten zeitabhiingigen Dirichletschen

Randbedingungen (Antrieb) das Modellverhalten bestimmen.

Die numerische Losung der gekoppelten Differentialgleichungen erfolgt auf Grundlage
einer rdumlichen und =zeitlichen Diskretisierung mit einer endlichen Anzahl von

Zeitschritten und raumlichen Gitterpunkten, mit finiten Abstdnden Ar und Ax und ent-
A 0 A

sprechend approximierten Ableitungen 2 - — — - —  usw.

o0 At ox IAx

Das verwendete Modellgitter ist vom Arakawa-B-Typ. Die Kopplung der Dynamik und
der Thermodynamik erfolgt in einem "leap frog"-Verfahren, in dem abwechselnd die
dynamischen und die thermodynamischen Differentialgleichungen geldst werden. Fiir die
Losung der Impulsgleichung wird ein zentrierter Zeitschritt in einem semi-impliziten,
iterativen Pradiktor-Korrektor-Verfahren verwendet. Dieser betrdchtliche numerische
Aufwand ist dadurch erforderlich, dafl die Zeitentwicklung der Eisdriftgeschwindigkeit
von den internen Kriften im Eis abhédngt, die ihrerseits eine stark nicht-lineare Funktion
der Eisdriftgeschwindigkeit und ihrer Ableitungen sind. Die durch einen modifizierten
Euler-Schritt beschriebene Zeitentwicklung der thermodynamischen Gleichungen ist trotz
der Verwendung von insgesamt 15 verschiedenen Grenzflichen innerhalb einer
Gitterzelle numerisch wesentlich weniger aufwendig. Eine ausfiihrliche Darstellung des
numerischen Schemas geben Hibler (1979, insbes. Appendix A) und Stossel (1991).

4.2. Modelldomiine, riumliche und zeitliche Diskretisierung

Die rdumliche Region der Simulation (Abb. 4.1) erfallit das gesamte Weddellmeer. Das
Modellgebiet ist im Siiden durch den antarktischen Kontinent und im Westen durch die
Antarktische Halbinsel begrenzt. Nach Norden ist die Grenze bei 47.5° siidlicher Breite
so gewdhlt, daBl die Eisgrenze sie auch bei extremer Eisausdehnung (Klimaszenarien)
nicht iiberschreitet. Die 6stliche Ausdehnung der Modelldoméne bis 60° 6stlicher Lange

gewdhrleistet, dafl der gesamte Weddellwirbel enthalten ist. Die gewéhlte Diskretisierung
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geniigt dem CFL-Kriterium, dal kein simulierter Proze8 innerhalb eines Zeitschritts die

rdumliche Abmessung einer Gitterzelle durchqueren kann.

Modellgitter

Abb. 4.1. Das Modellgitter (Arakawa-B-Typ). Vektorielle Groflen sind an den Schnitt-
punkten der dargestellten Linien definiert, skalare Grofen in der Mitte der Gitterzellen.

(Diese Grafik wurde von H. Fischer fiir das Einklassenmodell erstellt.)

Die Diskretisierung des Gitters ist charakterisiert durch:

Zonale Ausdehnung (geogr. Lange A)  —60°..+60°

Meridionale Ausdehnung (geogr. Breite ¢)  —80°..-47.5°

AN =2.5° Ax = 70..200 km
A =2.5° Ay =278 km

Ax Ay =2 .. 500* km?

Zonale Auflosung

Meridionale Auflosung
Fliche einer Gitterzelle
Anzahl Gitterpunkte, zonal 50
Anzahl Gitterpunkte, meridional 15

Gesamtzahl der Gitterzellen
Zeitschritt

Integrationsschritte (Standardlauf)

750
Ar=1d=24h = 86400 s
2555 (7 Modelljahre a 365 Tage)
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4.3. Randbedingungen
4.3.1. Taglicher Antrieb fiir den Standardlauf
Die zeitabhingigen Dirichletschen Randbedingungen bilden den Antrieb des Modells, der

die raumliche und zeitliche Entwicklung der prognostischen Variablen bestimmt:

Datenquelle ECMWF (European Centre for Medium

Range Weather Forecasts)
Variable Windgeschwindigkeit (1000 hPa-Niveau)
Lufttemperatur am Boden (10 m)

rel. Luftfeuchte am Boden (10 m)

Zeitraum 1. Januar 1986 bis 31. Dezember 1987
zeitliche Auflosung 24-Stunden-Mittelwerte
raumliche Auflosung 2.5°x2.5°

Lufttemperatur und relative Feuchte am Boden (10 m Hohe) wurden aus den ECMWF-
Daten fiir das 850 hPa- und 1000 hPa-Niveau abgeleitet (Trenberth und Olsen, 1988).
Der Vektor der horizontalen Windgeschwindigkeit des 1000 hPa-Niveaus wird direkt als
Bodenwind angesetzt (Stossel, 1992).

Die zeitlich konstant vorgegebene geostrophische Ozeanstromung ist nach den
Simulationsergebnissen von Olbers und Wiibber (1991) beschrieben. Sie gibt die rdum-
liche Struktur des Weddellwirbels wieder. Der Bewolkungsgrad als Funktion der geo-
graphischen Breite ist als zeitunabhidngiges, klimatologisches Jahresmittel nach dem
Datensatz von van Loon (1972) angesetzt. Die Niederschlagsrate ist mangels besserer
Daten zeit- und ortsunabhingig mit 35 cm Regenwasser pro Jahr vorgeschrieben, was im

unteren Bereich der klimatologischen Niederschlagsraten liegt.

Fiir die Randbedingungen an den rdumlichen Grenzen des Modells werden Land und
Wasser unterschieden: An Landgrenzen (Kiisten) wird die Geschwindigkeit als (0,0)
vorgeschrieben, wihrend an ozeanischen Grenzflachen freier Ein- und Ausstrom von Eis
moglich ist (Hibler, 1979).
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4.3.2. Quasiklimatologischer Antrieb mit 31-Tagemittelwerten

Der fiir den Standardlauf verwendete tiglich variierende Antrieb eignet sich fiir die
Simulation eines speziellen Zeitraums, hier der Jahre 1986 und 1987. Im Unterschied
dazu verwenden Simulationen zur Untersuchung langfristiger Klimaverdnderungen ein
klimatologisches Antriebsfeld, das hiufig durch Monatsmittelwerte beschrieben wird und
somit eine Zeitskala in der GroBBenordnung von 30 Tagen aufweist. Um zu untersuchen,
wie das Zweiklassenmodell auf einen Antrieb mit monatlichen statt tiglichen Werten
reagiert, wurde aus den tdglichen ECMWEF-Daten der Jahre 1986 und 1987 ein
"quasiklimatologischer" Antriebsdatensatz mit gleitenden 31-Tagemittelwerten erstellt,
der etwa die gleiche Zeitskala wie Monatsmittelwerte besitzt. Fiir jeden Tag k werden die
gleitenden 31-Tagemittelwerte 7;' als arithmetisches Mittel der tiglichen ECMWE-
Daten """ fiir den aktuellen Tag, fiir die 15 vorangehenden sowie die 15 folgenden

Tage berechnet:

k+15
31 — ECMWF
Y

, 4.1)

i=k-1s

wobei k 0{1,2,3,...,365} fiir den Datensatz eines Jahres. T°"" und T' sind jeweils

Vektoren mit den 4 Komponenten: Windgeschwindigkeit (u ) , Lufttemperatur

wind * vwind
T. und relative Feuchte ¢. Fiir die ersten Tage des Datensatzes sind die Daten der

air

vorangehenden, fiir die letzten Tage die Daten der darauffolgenden Tage zunichst
unbestimmt. Hierfiir wird die zyklische Erweiterung definiert:

ECMWF | — nECMWF
T =T

1365 fir i<1,und

TECMVE . = UV fiir i>365.

Die Bildung der gleitenden 31-Tagemittelwerte wirkt fiir skalare GroBen, d. h. fiir die

ECMWF
T

einzelnen Komponenten der Antriebsdaten , als ein TiefpaBfilter, das die hoch-

frequenten Schwankungen ausblendet. Der Betrag des zweidimensionalen Vektors
(Ui » Vyina ) der Windgeschwindigkeit ist, gemittelt iiber das ganze Jahr, fiir die 31-

Tagemittel kleiner als fiir den téglichen Antrieb.
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4.4. Anfangsbedingungen

Vor dem ersten Integrationsschritt werden die prognostischen Variablen initialisiert:

Eisklassen 100 % glattes Eis, kein rauhes Eis
Eiskonzentration 100 %

Eisdicke 1.0 m

Eisalter 0d

Eisdriftgeschwindigkeit (0,0)

Die Anfangsbedingungen werden fiir das gesamte Modellgebiet raumlich konstant ange-
setzt. Variationen der Anfangsbedingungen innerhalb sinnvoller Grenzen zeigen, daf3 das
Modell nach Erreichen eines zyklostationdren Zustands (nach etwa 5 Jahren) nicht mehr
signifikant von der Wahl der Anfangsbedingungen abhingt.

4.5. Programmierung und Rechenaufwand

Der Rechenaufwand fiir den Standardlauf (7 Modelljahre):

Produktionsrechner CRAY-YMP am DKRZ, Hamburg
Integrationsschritte 2555
CPU-Zeit 0.27 s / Integrationsschritt

100 s / Modelljahr

700 s / Standardlauf

0.36 ms pro Integrationsschritt und Gitterzelle
max. Speicherbedarf 2 Megaworte
Speicherplatz fiir Antriebsdaten 25 MByte
Programmiersprache FORTRAN
Code-Linge 8000 Zeilen (mit Kommentaren)
Der numerisch aufwendigste Teil ist die iterative Losung der Impulsbilanz mit dem

viskos-plastischen Ansatz fiir die Rheologie. Diese wird durch die Einfiihrung der zwei-
ten Eisklasse nicht wesentlich komplizierter.
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5. Einstellung der dynamischen Modellparameter
5.1. Dynamische Parameter

Die Terme der Impulsbilanz enthalten mehrere sog. "dynamische" Parameter, die einen
starken Einflu} auf die simulierte Eisdrift haben. Wihrend manche Parameter wie die
Gravitationsbeschleunigung g oder der Coriolisparameter f wohlbekannte Konstanten
oder Funktionen sind, sind andere Parameter sowohl theoretisch wie auch aus
Experimenten nur unzureichend bekannt. Einige der dynamischen Parameter hingen
zudem von der raumlichen und zeitlichen Skala sowie von der Art des Antriebs ab. Zu
unterscheiden sind z. B. Oberflichenwind und geostrophischer Wind, tiglicher und
klimatologischer Antrieb usw. Insbesondere die Konstante P", welche die Hirte des
Eises auf der Raum- und Zeitskala der Simulation beschreibt, ist ein reiner
Modellparameter, der nicht experimentell gemessen werden kann. Auch konnen die
Schubspannungskoeffizienten, die aus Messungen an einzelnen Eisschollen oder anderen
Driftobjekten abgeleitet werden, nicht ohne weiteres auf das groBskalige Meereismodell
ibertragen werden. Der geeignete Satz von Parametern, mit dem die realistischste
Simulation der Eisdrift erzielt wird, kann nur durch den Vergleich wiederholter Modell-

Liufe mit unterschiedlichen Parametereinstellungen erfolgen.

Die Ermittlung der optimalen Werte fiir die dynamischen Parameter mit quantitativen
Methoden erfolgt bereits im Rahmen laufender Forschungsprojekte (Fischer, personliche
Mitteilung) und ist nicht der Gegenstand dieser Arbeit. Die Simulation der
Eisdeformation erfordert jedoch eine realistische Eisdynamik zumindest im Sinne einer
qualitativen Ubereinstimmung der simulierten Zirkulationsmuster und
Driftgeschwindigkeiten mit Beobachtungen. Die zunéchst von Hibler (1979) iibernom-
menen dynamischen Parameter fiihrten bei Verwendung des tiglichen ECMWF-Antriebs

mit Oberflichenwinden zu unrealistischer Eisdrift. Dies war vor allem auf die fiir diesen
Antrieb ungeeigneten Schubspannungskoeffizienten ¢, = 1.2 07 fiir die Atmosphiire

und ¢, =5.5 (07 fiir den Ozean zuriickzufiihren. Eine Anpassung der dynamischen
Parameter an den verwendeten Antrieb erwies sich als unumginglich. Diese erfolgte
mithilfe der durch das Modell simulierten Trajektorien. Zur qualitativen Beurteilung der
simulierten Eisdrift, insbesondere im Vergleich mit beobachten Bojentrajektorien, hat

sich dieses Verfahren als niitzlich erwiesen.

Der  wichtigste  dynamische  Parameter ist das Verhiltnis ¢,/c, der

Schubspannungskoeffizienten fiir Atmosphédre (Windantrieb) und Ozean (Bremsreibung
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und Stromungsantrieb). Je hoher dieses Verhiltnis angesetzt ist, umso hdohere
Eisdriftgeschwindigkeiten erzeugt ein gegebenes Windfeld. Die Absolutwerte der beiden
Schubspannungskoeffizienten ¢, und c, haben einen geringeren Einflu} auf die simu-

lierte Eisdrift als ihr Verhiltnis ¢, /c, . Zwei Simulationen mit demselben Verhiltnis

¢,/c, = 0.5, aber unterschiedlichen Schubspannungskoeffizienten
Falla) ¢, =15007 ¢, =300 (Standardlauf)

Fallb) ¢, =2.75007 ¢, =5.5007  (c, nach McPhee, 1979)

zeigten keinen wesentlichen Unterschied in den Modellresultaten.

Ein weiterer wichtiger dynamischer Parameter ist P~ zur Beschreibung der Eishirte. Eine
Verringerung des Wertes fiir P~ macht das Eis weicher, erleichtert dessen Bewegung
und fiithrt zu allgemein hoheren Driftgeschwindigkeiten. Die Deformation des Eises ist
groler und fiihrt insbesondere in Regionen mit hoher Konvergenz der Eisdrift zu einem
raschen Anwachsen der Eismenge. Umgekehrt bewirkt eine Erhchung der Eishirte P
grofere interne Spannungen F in der Impulsbilanz (2.32); das Eis widersetzt sich dann
mehr der Kompression oder Scherdeformation und zeigt allgemein geringere
Driftgeschwindigkeiten. Im Unterschied zu den Schubspannungskoeffizienten, von denen
die Eisdrift im gesamten Modellgebiet abhingt, hat der Eishirteparameter P* nur in
Regionen hoher Eiskonzentration A und zugleich hoher Deformationsraten €; einen

relevanten EinfluB auf die Eisdrift.

Die anderen beiden dynamischen Parameter, C* im Eiskonzentrationsfaktor C(A) und

die Exzentrizitit e der elliptischen FlieBkurve, wurden fiir den Standardlauf auf die
allgemein iiblichen, von Hibler (1979) benutzten Werte C" ' =20und e =2 gesetzt.

5.2. Vergleich der Simulationsergebnisse mit Bojentrajektorien

Fiir den Zeitraum und die Region der Simulation standen die Positionsdaten von 6
ARGOS-Bojen zur Verfiigung: die vom Scott Polar Research Institute (SPRI)/ British
Antarctic Survey (BAS) Anfang 1986 ausgesetzte Boje 534 (Rowe et al., 1989) sowie
die insgesamt fiinf, in zwei Gruppen wihrend des Winter Weddell Sea Project (WWSP)
1986 ausgesetzten und 1987 verfolgten Bojen 3311, 3312, 3313, 3314, und 3316

(Kottmeier und Hartig, 1990). Fiir den Vergleich zwischen simulierten und beobachteten
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Trajektorien wurden Zeitrdume gewdhlt, in denen die Bojen mit hoher

Wahrscheinlichkeit im Meereis eingeschlossen waren:
1. Mai 1986 bis 31. Dezember 1986 fiir die Boje 534 des SPRI/BAS
1. April 1987 bis 31. Dezember 1987 fiir die fiinf Bojen des WWSP “86

Abbildung (5.1) zeigt die beobachteten und die simulierten Trajektorien der Bojen fiir
den Standardlauf des Modells mit tiglichem ECMWEF-Antrieb. Die beiden Bojengruppen
des WWSP “86 werden durch jeweils ein Beispiel, die Bojen 3311 und 3314, reprisen-
tiert. Die mit den Bojenbezeichnungen versehenen Startpunkte der Trajektorien befinden
sich jeweils an deren siidlichen Enden. Dem Weddellwirbel folgend driften die Bojen
zunichst nach Nordwesten, dann nach Norden und schlielich unter dem Einfluf3 des
Antarktischen Zirkumpolarstroms und der dort vorherrschenden Westwinde zunehmend

in Ostlicher Richtung.

Abb. 5.1. Vergleich von Bojentrajektorien (dicke Linien) und simulierten Trajektorien
(diinne Linien) fiir den Standardlauf des Meereismodells mit
Schubspannungskoeffizienten ¢, = 1.5103 und Cy = 3.0-103 und einer Eishirte

P* =20 000 N/m2.

Sowohl die groBskalige Struktur der Bojentrajektorien als auch kleinskalige
Charakteristika wie Schleifen und &hnliche Muster der Bewegung auf der Zeitskala

weniger Tage werden vom Modell wiedergegeben. Die qualitativ gute Ubereinstimmung
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von Modellergebnissen und Beobachtungen auch iiber den langen Zeitraum von acht
bzw. neun Monaten ist insbesondere deshalb bemerkenswert, weil bei den simulierten
Trajektorien die Fehler akkumulieren: Eine am Anfang einer Trajektorie auftretende
Abweichung zwischen Simulation und Beobachtung fiihrt dazu, daf} die simulierte Boje
in den Einflul eines anderen Geschwindigkeitsfeldes gerit als die beobachtete, so daf}
eine sich selbst verstirkende Tendenz zum Auseinanderdriften von simulierter und

beobachteter Trajektorie besteht.

Neben diesem numerischen Effekt ist zu beriicksichtigen, da3 auch reale Bojen, die
zeitgleich in geringem Abstand voneinander, beispielsweise innerhalb der Region einer
einzelnen Modellgitterzelle, ausgesetzt wurden, im Laufe der Zeit zunehmend
auseinanderdriften und verschiedene Trajektorien beschreiben. Dies ist das Resultat von
Prozessen und Kriften, die auf rdumlichen und zeitlichen Skalen deutlich unterhalb der
Modellauflosung stattfinden: Die Drift einer auf einer Eisscholle ausgesetzten Boje
vollzieht alle Beschleunigungen (z. B. bei Kollisionen mit anderen Eisschollen) und die
dadurch bewirkten Bewegungen (Translationen, Rotationen) dieser individuellen
Eisscholle mit. In der rdumlichen und zeitlichen Auflosung des grof3skaligen
Meereismodells wird jedoch nicht die Bewegung einer einzelnen Eisscholle, sondern eine
mittlere Bewegung des Eisfeldes einer Region prognostiziert. Der Malistab fiir die Giite
der Modellprognosen kann daher nicht die exakte Ubereinstimmung der simulierten
Trajektorien einzelner Bojen mit den beobachteten sein; anzustreben ist, dal das Modell
die mittlere Bewegung der Eisdrift, welche z. B. durch Gruppen mehrerer Bojen in einer

Region beschrieben wird, bestmoglich wiedergibt.

Der Unterschied der Endpunkte der Trajektorien in Abb. 5.1 zeigt eine Differenz
zwischen Modell und Beobachtung in der mittleren Driftgeschwindigkeit iiber die
Gesamtliange der jeweiligen Trajektorien. Fiir die Bojen 3311 und 534 ist die mittlere
simulierte Geschwindigkeit zu hoch, so dall die simulierten Trajektorien zu weit nach
Osten bzw. Norden fithren. Dagegen ist fiir die Boje 3314 die simulierte Geschwindigkeit
geringer als die beobachtete. Variationen der dynamischen Parameter zeigen allgemein
das Resultat, da} die simulierten Trajektorien nicht fiir alle Bojen zugleich optimiert
werden konnen. Verbessert eine Parameterverinderung die Modellergebnisse fiir eine
Boje, so bewirkt dies zugleich eine Verschlechterung der Simulation anderer Bojen.
Dieser Umstand, daB3 eine optimale Angleichung fiir alle Bojen zugleich nicht erzielt
werden kann, hat Ursachen, die aulerhalb der Frage der bestmoglichen Einstellung der

dynamischen Parameter liegen:
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- Die ECMWE-Antriebsdaten sind Resultat einer Analyse einer nicht sehr groBen Anzahl
an Beobachtungen fiir das Weddellmeer, in deren Auswertung zudem einige nicht
realititsnahe Annahmen eingehen (z. B. eine klimatologisch vorgegebene Eisdecke mit
einem Bedeckungsgrad A von stets 100%, unzureichende Beriicksichtigung
orographischer Effekte). Es ist daher fraglich, wie genau das ECMWE-Windfeld die
tatsdchlich auftretenden Winde im Weddellmeer beschreibt. Auch fiir die ECMWE-
Temperaturen zeigen sich teilweise deutliche Abweichungen zu Bojenmessungen vor Ort

(Fischer, personliche Mitteilung).

- Ob die groBskalige Dynamik des Meereises in der Natur tatsdchlich durch die
verwendete viskos-plastische Rheologie beschrieben werden kann oder aber ob es ein
qualitativ anderes FlieBverhalten zeigt, ist derzeit noch eine offene Frage, die durch den
Vergleich verschiedener Rheologieansidtze mit einem Verifikationsdatensatz aus

Beobachtungen zu kléren sein sollte.

- Wegen der Wechselwirkung von Dynamik und Thermodynamik bedingt eine
unzureichende Simulation der Thermodynamik auch Fehler in der Simulation der
Dynamik. Beispielsweise fiihrt eine tiberhthte Prognose fiir die Eiskonzentration zu einer
Ubersch'aitzung der inneren Krifte im Eis. Solche Fehler, die ihre Ursache in
Unzulédnglichkeiten des thermodynamischen Antriebs wie auch in dem Modellansatz fiir
die Beschreibung der Thermodynamik haben, konnen durch eine Veridnderung der

dynamischen Parameter nicht beseitigt werden.

Die Schwierigkeiten, die dynamischen Parameter mittels simulierter Trajektorien
einzustellen, ergeben sich allerdings nur fiir den Feinabgleich in der Nihe der optimalen
Einstellung. Seine Stdrke zeigt das Verfahren der Trajektoriensimulation dagegen beim
Ausschluf} solcher Parametersitze, die zu einer insgesamt unrealistischen Eisdrift fiihren.
Wegen der oben angefiihrten Fehlerakkumulation reagieren die simulierten Trajektorien
wesentlich  sensitiver auf  Parameterfehleinstellungen als das Feld der
Eisdriftgeschwindigkeit selbst. Abb. 5.2 liefert als ein Beispiel dafiir, wie die simulierten
Trajektorien ein Fehlverhalten der Eisdynamik aufzeigen, die Ergebnisse einer Simulation
mit gegeniiber dem Standardlauf gednderten Schubspannungskoeffizienten ¢, = 1.2 0o~
und ¢, =5.5007 und gednderter Eishirte P" =27 500 N/m” . Diese Werte wurden
von Hibler und Ackley (1983) fiir ein Meereismodell der Arktis verwendet. Die
simulierten Trajektorien haben hier die gleichen Startpunkte und Laufzeiten wie in Abb.
5.1 fiir den Standardlauf.
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Abb. 5.2. Simulierte Trajektorien fiir Schubspannungskoeffizienten c, = 1.2:10-3 und
cw=5.5'10‘3 und Eishirte P*=27500 N/m2. Die Anfangspositionen und der
dargestellte Zeitraum sind der gleiche wie in Abb. 5.1. Die Driftgeschwindigkeit der
simulierten Bojen ist stark reduziert, und auch die Form der Trajektorien ist gegeniiber

dem Standardlauf deutlich verdndert.

5.3. Einstellung der dynamischen Parameter fiir den Standardlauf

Fir den Standardlauf des Modells sollte das gesamte Feld der Driftgeschwindigkeit
moglichst realistisch prognostiziert werden. Die Auswahl des Parametersatzes fiir den
Standardlauf erfolgte so, da3 damit die Drift aller sechs Bojen realistisch simuliert wird,
auch wenn diese Parametereinstellung jeweils fiir einzelne Bojentrajektorien nicht

optimal sein muf.

Die simulierten Trajektorien der fiinf Bojen des WWSP '86 im zentralen Weddellmeer
zeigen nur eine geringe Abhingigkeit vom Eishirteparameter P*. Anhand dieser Bojen
wurde daher im ersten Schritt eine geeignete Wahl der Schubspannungskoeffizienten c,
und ¢, vorgenommen. Im zweiten Schritt wurde anhand der Boje 534 des SPRI/BAS
der Eishirtenparameter P~ eingestellt. Diese Boje reagiert wegen der relativ hohen
Eisdicken und -konzentrationen entlang der Antarktischen Halbinsel sensitiv auf

Variationen der Eishirte.
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Nach Vergleich von mehr als hundert Simulationen mit verschiedenen Parametersitzen

wurden fiir den Standardlauf die folgenden Parameter gesetzt:

fa =05 ¢, =15007° ¢, =3007 P =20000
c, m

Das Verhiltnis der Schubspannungskoeffizienten ¢,/c,, = 0.5 stimmt iiberein mit dem
von McPhee (1980) und Leppdranta (1981) fiir Oberflichenwinde (10 m Hohe)
angegebenen und von Vihma und Launiainen (1993) durch Bojenmessungen bestétigten
Wert. Die Absolutwerte der Schubspannungskoeffizienten liegen im unteren Bereich der

in der Literatur angegebenen Werte (siehe z. B. Overland (1985) fiir eine Ubersicht).

Der Eishirteparameter P~ = 20 000 N / m’ ist geringer angesetzt als der von Hibler und
Ackley (1983) fiir die Arktis verwendete Wert P* =27 500 N/m* und liefert fiir das
Weddellmeer etwas bessere Resultate. Da die Eishirte P neben P~ durch die
Eiskonzentration A und die mittlere Eisdicke /& bestimmt ist, welche stark von der
Thermodynamik abhéngen, setzen weitergehende Bestrebungen zur Suche des besten

Wertes fiir P eine umfassende Optimierung aller Modellkomponenten voraus.

5.4. Dynamische Parameter fiir einen quasi-klimatologischen Antrieb

Um zu testen, inwiefern die dynamischen Parameter bei Verwendung eines
klimatologischen statt eines tdglichen Antriebs verdndert werden miissen, wurde eine
Simulation mit den iiber 31 Tage gemittelten ECMWF-Antriebsdaten durchgefiihrt (Abb.
5.3). Die Zeitskala dieses quasi-klimatologischen Antriebs entspricht der
klimatologischer Monatsmittel. Der einzige gegeniiber dem Standardlauf variierte
Parameter ist die Eishirte P" =10 000N/m’. Sie wurde auf die Hilfte des
Standardwertes gesetzt, um bei dem betragsméfig schwicheren Windfeld eine mit dem
Standardlauf vergleichbare Deformation des Eises zu ermdglichen. Da die
klimatologischen Monatsmittelwerte des Windfelds die kurzzeitigen Fluktuationen nicht
enthalten, ist im Vergleich zum tiglichen Windfeld deren Betrag der
Windgeschwindigkeit reduziert, und die zeitlichen und rdumlichen Variationen sind

wesentlich geringer.
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Abb. 5.3. Vergleich von Bojentrajektorien (dicke Linien) und simulierten Trajektorien
(diinne Linien) fiir den Antrieb mit 31-Tagemittelwerten. Der Eishirteparameter P* wurde
auf 10 000 N/m2 reduziert, wihrend alle anderen Parameter des Standardlaufs
unverindert {ibernommen wurden. (Die simulierte Trajektorie der Boje 3314 fiihrt nicht
tiber den Rand der Darstellung hinaus, sondern endet am 31.12.87 etwa am 60.

Breitengrad.)

Bemerkenswert ist die Ahnlichkeit der simulierten mit den beobachteten Trajektorien,
obwohl die Zeitskala des Windantriebs um den Faktor 31 verdndert wurde. Die einzige
erforderliche Parameterveridnderung ist die Verringerung der Eishidrte P*. Ein weiterer
Modell-Lauf mit 31-Tagemittelwerten und dem Standardwert P* =20 000 N/m? des
taglichen Antriebs fiihrte zu einer deutlich zu kleinen Driftgeschwindigkeit der Boje 534
und zeigte damit, da3 eine Anpassung des Eishirtenparameters an die Zeitskala des
Antriebs tatsidchlich notwendig ist.

Wie beim Standardlauf ist auch hier die Boje 534, deren Trajektorie in der Nihe der
Kiiste durch eine Region mit einem hohen Anteil deformierten Eises verlduft, die einzige
der sechs Bojen, die bei einer Verdnderung der Eishidrte P* ein signifikant anderes
Verhalten zeigt. Dieser nur lokal wirksame Effekt des Eishirteparameters P*
unterscheidet sich vom Verhiltnis der Schubspannungskoeffizienten c,/c,, das die

Eisdrift in der gesamten modellierten Region bestimmt.
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6. Simulationsresultate des Standardlaufs

Der Standardlauf des Zweiklassenmodells besteht aus 2555 Integrationsschritten fiir 7
simulierte Jahre a 365 Tage. Er wird mit dem tiglichen ECMWEF-Antrieb durchgefiihrt.
Die ersten sechs Jahre sind die Vorlaufzeit zum Erreichen eines zyklostationidren
Zustands und verwenden die Antriebsdaten des Jahres 1986. Fiir das siebte Jahr, in dem
die hier dargestellten Simulationsergebnisse erzeugt werden, kommt der Antrieb von
1987 zur Anwendung. Abb. 6.1 stellt das Eisvolumen [103 km?] und die eisbedeckte
Flache [100 km?2] des gesamten Modellgebiets als Zeitserie des siebenjdhrigen Modell-
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Abb. 6.1. Zeitserie des Eisvolumens [103 km3] und der eisbedeckten Fliche [10° km?]
des gesamten Modellgebiets. Wihrend der ersten 6 Jahre mit dem ECMWF-Antrieb von

1986 wird ein zyklostationdrer Zustand erreicht. Die Simulationsergebnisse werden im
7. Jahr mit dem ECMWEF-Antrieb von 1987 erzielt.
Die Abb. 6.1 zeigt, daB wihrend der ersten sechs Jahre tatsdchlich ein zyklostationdrer

Zustand erreicht wird, bei dem am Ende des Jahres nahezu der gleiche Zustand wie zu
Beginn des Jahres vorliegt. Fiir das siebte Jahr mit dem Antrieb von 1987 gilt dieses
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nicht, denn ein zyklostationdrer Zustand wird erst nach mehreren Jahren mit demselben
Antrieb erreicht. Alle folgenden Darstellungen der Simulation aus dem siebten Jahr
weisen daher i. a. am Ende des simulierten Jahres 1987 einen anderen Zustand als zu
dessen Beginn auf.® Dies entspricht dem Verhalten des Meereises in der Natur, dessen

Entwicklung auch nicht zyklostationér verlduft, sondern interannual variiert.

Ein Vergleich zwischen dem Standardlauf des Ein- und des Zweiklassenmodells zeigt,
daB3 der Unterschied der Simulationsergebnisse fiir das gesamte Eisvolumen und die
gesamte eisbedeckte Fliache weniger als 1% betrigt. Lokal konnen die Unterschiede in
der Eiskonzentration und -dicke etwas grofler ausfallen, bleiben aber auf weniger als
10% beschrinkt. Ebenso sind die rdaumlichen Verteilungsmuster fiir A und & beider
Modelle sehr dhnlich. Dies fiihrt zu der befriedigenden Feststellung, dafl die Einfiihrung
einer zweiten Eisklasse keine wesentlichen Modifikationen der Eigenschaften des
Einklassenmodells erzeugt, sondern im wesentlichen die (Deformations-)Prozesse

offenlegt, die im Einklassenmodell bereits enthalten sind.

Hinsichtlich der Entwicklung der Groflen /4 und A, die das ganze Eis einer Gitterzelle als
Summe der Beitrdge aller Eisklassen beschreiben, unterscheiden sich das Ein- und das
Zweiklassenmodell in der Verteilung der Eisdicken: Das Einklassenmodell enthélt nur Eis
einer Dicke, das Zweiklassenmodell dagegen diinnes, nicht-deformierte Eis und dickes,
deformiertes Eis. Dieser grundlegende Unterschied in der Dicke der beiden Klassen
nicht-deformierten und deformierten Eises wird zwar etwas modifiziert, aber im
wesentlichen nicht aufgehoben dadurch, da3 die thermodynamischen Berechnungen fiir
jede Eisklasse eine durch 7 Dicken approximierte Gleichverteilung der Eisdicke um die
mittlere Dicke der Klasse annehmen. Das Verhiltnis der Dicke rauhen Eises zu der
glatten Eises hidngt wesentlich vom Deformationsparameter R4 ab: Fiir kleinere R4 ist
dieses Verhiltnis grofer, wobei in erster Niherung ein umgekehrt proportionaler
Zusammenhang besteht. Daher wird der Unterschied der Simulationsergebnisse des
Zweiklassenmodells im Vergleich zu denen des Einklassenmodells groBer, wenn Ry
kleiner gewdhlt und dadurch der Dickenunterschied der beiden Eisklassen vergrofert
wird. Obwohl die Simulation des Zweiklassenmodells also vom Deformationsparameter
R4 abhingt, ist Rq kein zusitzlicher Parameter, mit dem sich das Modell willkiirlich

tunen lieBe: Die mittlere Eisdicke beider Klassen zusammen dndert sich nur um wenige

67. B. wird im Jahr 1987 insgesamt mehr Eisvolumen geschmolzen als gefroren (Abb. 6.1 und 6.4).
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Prozent, wenn R4 im Rahmen sinnvoller Grenzen variiert wird, die dadurch gegeben
sind, daf die Dicken der beiden Eisklassen im Rahmen der beobachteten Werte liegen
sollen. Beispielsweise fiihrt ein Wert von 0.1 fiir R4 im Weddellmeer zu einer vollig
unrealistischen Dicke von 11 m fiir das deformierte Eis, so dall dieser Wert fiir R4 mit
Sicherheit zu klein ist. Selbst bei dieser Fehleinstellung von R4 erhoht sich das gesamte
Eisvolumen des Modells lediglich um 10% gegeniiber dem Standardlauf. Fiir die
Eiskonzentration A ist der Unterschied zwischen Ein- und Zweiklassenmodell noch
geringer als fiir die mittlere Eisdicke /4 und iiberschreitet auch in einzelnen Gitterzellen
kaum 2%.

Der Vergleich der rdumlichen Verteilung der Eiskonzentration aus Modellprognose
(Abb. 6.2) und aus Satellitenbeobachtungen mit dem SSM/I-Sensor (Abb. 6.3) fiir das
Monatsmittel des Septembers 1987 zeigt, dal die Winterausdehnung’ der Eisdecke des
Weddellmeers recht gut simuliert wird. Als wichtigste, gut iibereinstimmende Merkmale
sind die hohe Eiskonzentration von mehr als 85% im gesamten zentralen Weddellmeer
sowie die Lage der Eiskante festzustellen. Im Westen ist die beobachtete Eiskante weiter
nordlich als im Osten, was auch vom Modell reproduziert wird. Das betrachtete
Modellgebiet erstreckt sich von 60° West bis 60° Ost, wihrend die Darstellung der
geographischen Region von 80° West bis 80° Ost reicht und an den seitlichen Réandern
daher keine Eisdecke zeigt. Diese Darstellungsform wurde gewihlt, um die Antarktische
Halbinsel zur Orientierung mit abzubilden. Fiir den Vergleich der beiden Abbildungen ist

zu beachten:

- Die rdumliche Auflosung des Meereismodells ist zwei- bis viermal grober als die der
SSM/I-Satellitenbeobachtung. Der Abstand der Kiiste zum nédchsten Modellgitterpunkt
betridgt an manchen Stellen mehr als 100 km. Kleinskalige Strukturen, insbesondere am

Eisrand oder Polynyen an den Kiisten, konnen vom Modell nicht aufgelost werden.

- Die Satellitenbeobachtung gibt den wahren Zustand der Eisdecke nicht fehlerfrei
wieder. Allein die verschiedenen Auswertungsalgorithmen fiir die Satellitendaten liefern

um bis zu 20% voneinander abweichende Angaben der Eiskonzentration.

"Die Jahreszeiten werden hier nicht nach der Kalenderdefinition benannt, sondern nach den Phasen des
Jahresgangs des Eises. Winter ist die Zeit kalter Temperaturen und hoher Gefrierraten, Sommer die
Phase hoher Temperaturen und hoher Schmelzraten. Das Maximum und Minimum des gesamten

Eisvolumens markieren das Ende des Winters bzw. des Sommers.
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Ice concentration [%)]

‘% September 1987

Abb. 6.2. Vom Meereismodell simulierte Eiskonzentration A fiir September 1987.

SSMI Ice concentration [%0]

‘% September 1987

Abb. 6.3.  Vom SSM/I-Satellitensensor beobachtete Eiskonzentration A fiir September
1987. Die Auswertung der Satellitendaten erfolgte durch K. Saheicha nach dem Comiso-

Algorithmus.

Die Ubereinstimmung zwischen Modell und Beobachtung ist fiir die Sommermonate
nicht so gut. Das Meereismodell schmilzt im Sommer nicht geniigend Eis, da die
Lufttemperaturen der ECMWEF-Daten im Sommer systematisch zu niedrig liegen. Das

ECMWF setzt eine klimatologisch gegebene Eiskonzentration von konstant 100%
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voraus und unterschitzt somit den Warmeflul des Ozeans in die Atmosphire, der vor
allem in den Rinnen offenen Wassers hoch ist. Ferner nimmt das ECMWF eine durch die
Eigenschaften des Meerwassers bestimmte, unrealistische Schmelztemperatur von
-1.7° C fiir die Oberfliache des Eises an, wihrend die oberste Schicht des Meereises
tatsdchlich einen 1. a. sehr niedrigen Salzgehalt und daher eine deutlich hohere
Schmelztemperatur in der Ndhe von 0°C fiir SiiBwasser besitzt. Wéihrend der
Sommermonate ist daher die ECMWF-Lufttemperatur in Bodennihe, die stark von der
dann auf dem Schmelzpunkt befindlichen Eisoberflichentemperatur bestimmt ist, zu
niedrig. Ein Korrekturverfahren anhand bojengestiitzter Temperaturmessungen wird
gegenwirtig von Fischer (1994, personliche Mitteilung) entwickelt, konnte fiir die hier

vorgestellten Simulationen jedoch noch nicht angewendet werden.

Den Jahresgang des iiber das gesamte Modellgebiet integrierten Volumens der beiden
Eisklassen zeigt Abb. 6.4.
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Abb. 6.4. Jahresgang 1987 des iiber das gesamte Modellgebiet integrierten Volumens
[103 km3] nicht-deformierten Eises (diinne, durchgezogene Linie), deformierten Eises
(gestrichelte Linie) und beider Eisklassen zusammen (dicke, durchgezogene Linie). Im

Sommer wird das nicht-deformierte Eis nahezu vollstindig geschmolzen.

Das saisonale Minimum des gesamten Eisvolumens wird etwa am 1. Mirz (60. Tag), das
Maximum etwa am 1. Oktober (274. Tag) erreicht. Bemerkenswert sind zwei

Unterschiede zwischen den beiden Eisklassen:

1.) Im Sommer wird das nicht-deformierte Eis praktisch vollig geschmolzen, wihrend
das Volumen deformierten Eises nur auf die Hilfte seines Wintermaximums zuriickgeht.

Dies ist eine Folge der unterschiedlichen Dicke der beiden Eisklassen. Das deformierte
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Eis ist dicker als das nicht-deformierte und benotigt bereits deshalb bei gegebener
Schmelzrate eine lingere Zeit, um ganz geschmolzen zu werden. Hinzu kommt, daf3
dessen grofere Dicke den konduktiven Wirmeflul verringert und die
thermodynamischen Prozesse - hier das Schmelzen - verlangsamt. Der Jahresgang des
relativen Anteils deformierten Eises am gesamten Eisvolumen sowie an der gesamten
eisbedeckten Fliche ist in Abb. 6.5 dargestellt.
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Abb. 6.5. Jahresgang des Anteils [%] des deformierten Eises am gesamten Eisvolumen

(durchgezogene Linie) und an der gesamten eisbedeckten Fliche (gestrichelte Linie).

Der Dickenunterschied der beiden Eisklassen begriindet, dal der Volumenanteil rauhen
Eises stets groBer als dessen Flichenanteil ist. Im Sommer erreicht der Volumenanteil
rauhen Eises mehr als 99%, wihrend dessen Fldchenanteil nur etwas mehr als 80%
betrédgt. Dies resultiert daraus, daf in den nordlichen Regionen schon fast alles glatte Eis
geschmolzen wurde und lediglich in den kalten, siidlichen Gebieten sehr diinnes, glattes
Neueis gefroren wird, welches eine im Verhiltnis zu seinem Volumen relativ grof3e
Flache bedeckt.

2.) Das Wintermaximum des Eisvolumens wird fiir das nicht-deformierte Eis rund 60
Tage frither erreicht als fiir das deformierte Eis. Der Grund dafiir ist aus dem Vergleich
der thermodynamischen Wachstumsrate mit der Transformationsrate glatten Eises in
rauhes ersichtlich (Abb. 6.6).
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Abb. 6.6. Jahresgang des Volumens [103 km?3] des tiglich thermodynamisch gebildeten
(diinne Linie) und des tiglich deformierten (dicke Linie) Eises, integriert tiber das gesamte
Modellgebiet. Negative Wachstumsraten zeigen Schmelzen an. Das Maximum des tiglich

deformierten Eisvolumens wird erst gegen Ende der Gefrierperiode erreicht.

Wihrend die Gefrierperiode fiir das gesamte Eisvolumen etwa am 1. Mirz beginnt und
am 1. Oktober endet, setzt die Transformation glatten Eises in rauhes erst wesentlich
spdter, etwa ab dem 1. Mai (121. Tag), ein, erreicht ihr Maximum gegen Ende der
Gefrierperiode und findet in reduziertem Umfang auch dann noch statt, wenn das
gesamte Fisvolumen im Mittel bereits wieder geschmolzen wird. Am Anfang der
Gefrierperiode iiberwiegt die Bildung glatten Neueises, welches bei geringer Dicke rasch
grofle Flichen bedeckt. Die Eisdecke ist zu diesem Zeitpunkt noch nicht geschlossen
(Eiskonzentrationen unterhalb 80%), das Eis relativ frei beweglich und die interne
Spannung gering, so da} die deformierte Eisfliche und, aufgrund der noch geringen
Dicke des glatten Eises, das deformierte Eisvolumen pro Tag klein sind. Erst wenn ab
Mai die Eiskonzentration die hohen Winterwerte um 95% erreicht und das glatte Eis zu
einer Dicke von mehr als 0.5 m angewachsen ist, setzt die Deformation des Eises in
groflerem Umfang ein. Die Deformationsprozesse dauern bis ins Friihjahr hinein an,
wenn im Norden bereits ein Schmelzen des Eises stattfindet, wihrend fiir die kompakte
und dicke Eisdecke in den siidlicheren Regionen die internen Spannungen bei der Eisdrift

noch erheblich sind.

Ein drastischer Unterschied zwischen den beiden Eisklassen zeigt sich in deren Eisalter
(Abb. 6.7). Das Eisalter ist diejenige vom Modell beschriebene Grofle, die den
deutlichsten Unterschied zwischen glattem und rauhem Eis aufweist. Wihrend der
Jahresgang des Alters des rauhen Eises eine sinusdhnliche Form mit einem Maximum

ungefihr am 1. April (90. Tag) und einem ldngeren Abfall bis etwa zum 1. Oktober
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(274. Tag) zeigt, wird das Alter des glatten Eises durch ein Maximum im Januar und
Februar, einen sehr raschen Abfall innerhalb von nur 20 Tagen Anfang Mirz, einen
darauffolgenden langsamen Anstieg bis September und einen dann beschleunigten

Anstieg gegen Ende des Jahres charakterisiert.

Das Alter des nicht-deformierten Eises variiert zwischen 20 Tagen zu Beginn der
Gefrierperiode und 140 Tagen, also dem Siebenfachen des Minimalwerts, im Sommer.
Dagegen betrigt fiir das deformierte Eis sein gegen Ende der Gefrierperiode erreichtes
minimales Alter etwa 280 Tage. Das maximale Alter deformierten Eises von ca. 380

Tagen erreicht nicht einmal das Anderthalbfache des Minimalwerts.
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Abb. 6.7. Der Jahresgang des mittleren Alters nicht-deformierten Eises (diinne
durchgezogene Linie), deformierten Eises (gestrichelte Linie) wund des
volumengewichteten Mittels des Alters beider Klassen (dicke durchgezogene Linie),

gemittelt liber das gesamte Modellgebiet fiir 1987.

Der Jahresgang des Alters des nicht-deformierten FEises ist stark durch die
Thermodynamik geprédgt. Das glatte Eis erreicht sein maximales Alter im Januar und
Februar, wenn nach Abb. 6.4 dessen Anteil am gesamten Eisvolumen auf wenige
Prozent, am Ende des Sommers auf weniger als 1%, zuriickgeht. Mit dem Einsetzen des
Gefrierens Ende Februar werden grofle Flichen offenen Wassers zugefroren, die bei
hohen Gefrierraten das Volumen glatten Eises rasch erhohen. Da dieses neugefrorene Eis
anfangs ein Alter von O besitzt, wird das mittlere Alter des glatten Eises stark reduziert.
Es erreicht allerdings nie den Wert O, da stets zumindest eine kleine Menge ilteren
glatten Eises existiert, die bereits in den Tagen oder Wochen zuvor gebildet und noch
nicht wieder geschmolzen oder in rauhes Eis umgewandelt wurde. Nach dem Erreichen

des Minimums steigt das mittlere Alter des nicht-deformierten Eises langsam wieder an,
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wobei die Bildung neuen Eises dem Effekt des Alterns des bereits vorhandenen Eises
entgegengewirkt. Die Alterungsrate des nicht-deformierten Eises steigt ab September
(etwa 274. Tag) an, wenn im australen Friihjahr die Bildung von Neueis zuriickgeht und
das vorhandene glatte Eis dann im wesentlichen als Funktion der Zeit mit der Rate 1
altert. In den darauffolgenden Sommermonaten Dezember bis Februar wird das im
Nordwesten des Weddellmeers ausstromende und dann im ACC nach Osten
transportierte, dlteste Eis wegen der meridionalen Gradienten der Lufttemperatur und der
Sonnenstrahlung mit besonders hohen Raten geschmolzen. Das weiter siidlich
befindliche, jiingere Eis wird mit geringeren Raten geschmolzen, und ganz im Siiden
kann sogar im Sommer Bildung von Neueis stattfinden. Dies erkldrt, warum das mittlere

Alter des gesamten Volumens glatten Eises im Sommer ungeféahr konstant bleibt.

Das glatte Eis ist deutlich jiinger als rauhes Eis, was verstindlich wird, wenn man von
Vermischung unterschiedlich alten Eises durch Advektion absieht und auBerdem der
Einfachheit halber annimmt, daf alles glatte Eis nach einer typischen Zeit a; deformiert
wird. Eis wird dann im Alter O als glattes Eis gebildet, wird im Alter a4 deformiert und
existiert fortan als rauhes Eis, bis es geschmolzen wird. In diesem einfachen Beispiel, das
den Regelfall des Modells wiedergibt, ist alles glatte Eis jiinger und alles rauhe Eis élter
als ag. Ist das mittlere Alter glatten Eises fiir eine groBere Zahl (Zeitserien oder
rdaumliche Verteilungen) unterschiedlicher Eisvolumina bekannt, kann daraus die mittlere
Zeit ag, nach der es deformiert wird, abgeschitzt werden - zumindest fiir die
Gefrierperiode, in der thermodynamisches Schmelzen und eine dadurch gegebene
Altersgrenze glatten Eises ausgeschlossen werden konnen.

Der Jahresgang des mittleren Alters des rauhen Eises ist stiarker durch
Deformationsprozesse als durch die Thermodynamik bestimmt. Das Maximum wird etwa
am 1. April (91. Tag) erreicht, einen Monat nach Beginn der Gefrierperiode. Das
thermodynamische Wachstum des dicken, rauhen Eises ist langsam und fiigt dem bereits
vorhandenen Volumen rauhen FEises nur einen relativ geringen Anteil neu gefrorenen
Eisvolumens hinzu. Das mittlere Alter rauhen Eises wird erst ab Mai verringert, wenn
Deformationsprozesse grolere Mengen jungen, glatten Eises in rauhes umwandeln. Die
Deformation setzt sich bis in die Zeit des Friihjahrs hinein fort, in der kein
thermodynamisches Wachstum des rauhen Eises mehr stattfindet. Die anhaltende
Transformation jungen, glatten Eises in rauhes ist der Grund dafiir, daf3 das mittlere Alter
des rauhen Eises im Frithjahr zunédchst nur langsam zunimmt. Erst wenn im Sommer die

Eisdecke soweit geschmolzen worden ist, daf} sie nicht mehr kompakt ist und der freien
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Drift keinen Widerstand durch Deformation mehr entgegensetzt, wird die Anderung des

Alters des rauhen Eises eine reine Funktion der Zeit.

Neben der zeitlichen Entwicklung des Meereises ist dessen rdumliche Verteilung von
Interesse, welche hier jeweils fiir die Wintersituation® als Monatsmittel fiir den
September 1987 oder, im Falle des Eisalters®, fiir den 1. Oktober 1987 dargestellt wird.

Das simulierte Eisvolumen pro Fliche, die mittlere Eisdicke 4 [m], im September 1987
ist in Abb. 6.8 angegeben. Die groBten Eisdicken bis zu 4 m werden an den Kiisten,
insbesondere entlang der Antarktischen Halbinsel prognostiziert. Das Eis im westlichen
Weddellmeer ist mit 1.5 bis 2 m dicker als als im Osten mit nur 1 bis 1.5 m. Uber 2 m
dickes Eis wird im Antarktischen Zirkumpolarstrom (ACC) am nordwestlichen Rand des
Weddellmeers vorhergesagt. Dies ist eine Folge der Advektion, infolge derer das FEis,
dem Weddellwirbel folgend, sich zunichst entlang der Antarktischen Halbinsel nordwirts
bewegt und dann in den ACC ausstromt, der es ostwirts transportiert. Wéhrend rein
thermodynamische Meereismodelle fiir das Weddellmeer ein starkes meridionales, nach
Norden abnehmendes Gefille der Eisdicke voraussagen!'®, prognostiziert dieses
dynamisch-thermodynamische Meereismodell fiir einen meridionalen Schnitt durch das
Weddellmeer eine etwa gleichbleibende Eisdicke um 1.5 m, welche im Norden im ACC

mit dem ausstromenden dicken, alten Eis sogar auf 2 m ansteigt.

Das Volumen rauhen Eises pro Fliche, A, [m], im September 1987 stellt Abb. 6.9 dar.
Die rdumliche Verteilung ist der des gesamten Eisvolumens nach Abb. 6.8 recht dhnlich.

Die groften mittleren Dicken rauhen Eises bis zu 3.5 m werden wiederum an den

8Da im Sommer das nicht-deformierte Eis nahezu vollstindig verschwindet und alles verbliebene Eis in
die Klasse deformierten Eises fillt, ist die Sommersituation zur Untersuchung der unterschiedlichen

rdumlichen Verteilung der beiden Eisklassen nicht interessant.

9Das Eisalter ist fiir Gitterzellen, die kein Eis enthalten, nicht definiert, weswegen die Bildung von
Monatsmitteln in nur zeitweilig eisbedeckten Regionen problematisch ist. Geeigneter ist die Wahl eines

Stichtags.

10Djeses Resultat wurde mit dem vorliegenden Modell verifiziert, indem eine Simulation mit auf (0,0)
gesetzter Eisgeschwindigkeit durchgefiihrt wurde. Dabei wuchs die Eisdicke im siidlichen Weddellmeer

unbegrenzt an; das Modell erreichte keinen zyklostationdren Zustand.
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Kiisten, speziell entlang der Antarktischen Halbinsel vorhergesagt. Ebenso ist eine
Region erhohter mittlerer Dicke rauhen Eises am nordwestlichen Rand des Weddellmeers
feststellbar. Die Abnahme der Eisdicke von Westen nach Osten ist fiir das rauhe Eis

dhnlich, aber nicht so ausgeprigt wie fiir die Gesamtmenge des Eises.

Die Anteile deformierten Eises am Eisvolumen (Abb. 6.10) und an der eisbedeckten
Flache (Abb. 6.11) zeigen ein dhnliches raumliches Verteilungsmuster wie die Eisdicke
(Abb. 6.8) und die mittlere Dicke rauhen Eises (Abb. 6.9). Regionen dicken FEises
enthalten also einen besonders hohen Anteil deformierten Eises. Da das Eis allein durch
thermodynamisches Wachstum in einer Gefrierperiode nicht wesentlich dicker als 1 m
werden kann, und da ferner das Eis im Weddellmeer nicht ldnger als etwa ein Jahr
verbleibt!!, ehe es hinaustransportiert wird und schmilzt, miissen zum Aufbau allen Eises
mit mehr als etwa 1 m Dicke Deformationsprozesse beigetragen haben, bei denen es
komprimiert wurde. Das bedeutende Ausmal3 der Deformationsprozesse wird zudem
dadurch belegt, dal im Mittel iiber die Region des Weddellmeers im September 1987
etwa 50% der Eisflache und iiber 60% des Eisvolumens deformiert sind. Summiert man
tiber das Modelljahr 1987 iiber alle Zeitschritte und alle Regionen die Fliache und das
Volumen des tiglich deformierten Eises, so ergibt sich die summierte deformierte Flache
mit 9 Mio. km?2 als so gro3 wie die gesamte eisbedeckte Fliche der Winterausdehnung,
und das summierte deformierte Volumen von 6500 km3 betrdgt rund die Hilfte des

Eisvolumens im Wintermaximum.

Dies zeigen sowohl die Simulationen des Eisalters als auch Beobachtungen (Kapitel 7).



Kapitel 6  Simulationsresultate des Standardlaufs

Mean Ice Thickness [m]

;'% September 1987

Abb. 6.8. Simulierte mittlere Eisdicke (Eisvolumen pro Fldche) 4 [m] fiir September 1987.

Ridged Ice Volume per Unit Area [m]

;'% September 1987

Abb. 6.9. Volumen deformierten Eises pro Flidche h, [m] fiir September 1987.

Maximale Werte von 3.5 m treten entlang der Antarktischen Halbinsel auf.

84
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Ridged Ice Fraction [%)]

;'% September 1987

Abb. 6.10. Anteil [%] deformierten Eises am gesamten Eisvolumen fiir September 1987.

In kiistennahen Regionen betrigt dieser Anteil bis zu 95%.

Areal fraction of ridged ice [%]

‘% September 1987

Abb. 6.11.  Anteil [%] deformierten Eises an der gesamten eisbedeckten Fldche fiir

September 1987.
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Abb. 6.12 zeigt das jdhrlich produzierte Volumen rauhen Eises pro Fliche in [m]. Diese
Produktionsrate ist fiir die Region des zentralen Weddellmeers gleichméBig und betréagt
zwischen 0.5 und 1 m rauhem Eis pro Jahr. Deutlich hohere Entstehungsraten bis zu 3 m
rauhem Eis pro Jahr treten an den Kiisten auf. Im Vergleich mit der beobachteten
Verteilung rauhen Eises nach den Abbildungen 6.9 und 6.10 148t sich der Effekt der
Advektion nach dem Weddellwirbel-Zirkulationsmuster feststellen. Die Produktion
rauhen Eises ist vor allem an den siidlichen Kiisten groB3; ferner ist im ACC norddstlich
der Antarktischen Halbinsel bei 45° W ein Bereich mit erhohten Produktionsraten iiber
1 m pro Jahr zu finden. Im September vorgefunden wird das rauhe Eis aber vor allem im
Westen des Weddellmeeres; ferner im nordwestlichen Weddellmeer im ACC bei 35° W,

was gegeniiber der Region erhohter Produktion um 10° nach Osten verschoben ist.

Average Annual Ridge Production [m]

Abb. 6.12. Jahrliche Produktion deformierten Eisvolumens pro Flache [m] fiir 1987. Die
groften Produktionsraten bis zu 3 m pro Jahr treten an Kiisten auf. Fiir weite Regionen

des zentralen Weddellmeeres betragen die Produktionsraten 0.5 bis 1 m pro Jahr.

Zu der Produktion rauhen Eises tragen Deformationen sowohl durch Konvergenz als
auch durch Scherung bei. Die dabei auftretenden Krifte sind durch den viskos-
plastischen Rheologieansatz mit elliptischer FlieBkurve gegeben. Wie in Kapitel 3
ausgefiihrt, wird die Transformationsrate nicht-deformierten Eises in deformiertes

proportional zu diesen Kriften angesetzt, wobei zugrundegelegt wurde, dal3 Konvergenz
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und Scherung bei gleicher GroBe der Kraft jeweils das gleiche Eisvolumen deformieren!?.
Der relative Beitrag der Konvergenz zur gesamten Deformation ist in Abb. 6.13
dargestellt. Er driickt das Verhiltnis der Krifte aus, die sich aus der bereits dem
Einklassenmodell zugrundeliegenden Rheologie ergeben. Die zusitzlichen Annahmen des
Zweiklassenmodells zur Beschreibung der Deformation mit dem nur empirisch
bestimmbaren Deformationsparameter R4 gehen darin nicht ein. Das bemerkenswerte
Ergebnis ist, da die Konvergenz iiber weite Regionen des zentralen Weddellmeers
lediglich mit 20% bis 30% zu den internen Spannungen beitrdgt, wihrend der Anteil der
Scherung mit 70% bis 80% gut doppelt so hoch ist. An den Kiisten fillt der Beitrag
durch Konvergenz sogar unter 20%. In diesem Modell, angewandt auf die Region des
Weddellmeeres, spielt Scherdeformation also eine entscheidende Rolle und iiberwiegt
den Beitrag der Konvergenz sogar. Auch ein Herabsetzen der Scherviskosititen (Kapitel
6.2) durch Verdopplung der Exzentrizitit e der elliptischen FlieBkurve dndert dies nicht
qualitativ.

Dieses Ergebnis ist fiir die weitere Entwicklung grofBiskaliger Meereismodelle wichtig.
Wenn Krifte durch Scherdeformation vernachlédssigt werden konnen, z. B. im "cavitating
fluid"-Ansatz von Flato und Hibler (1992), dann sind die Modelle numerisch wesentlich
einfacher und benotigen deutlich weniger Rechenzeit. Nachdem sich aber gezeigt hat,
daB fiir das hier verwendete Modell mit viskos-plastischer Rheologie und elliptischer
FlieBkurve Scherdeformation ebenso wichtig ist wie Konvergenz, ist nicht zu erwarten,
daf} ein Scherdeformationen vernachldssigendes Modell d@hnliche Ergebnisse produzieren
kann. Fir die Entscheidung, welches Modell das geeigneteste ist, sind
Beobachtungsdaten des Meereises erforderlich, aus denen hervorgeht, durch welche
Rheologie das Meereis am besten beschrieben wird und welche Rolle dabei

Scherdeformationen spielen.

12Dap Konvergenz und Scherung deformiertes Eis unterschiedlicher geometrischer Form erzeugen, wird

in diesem groBskaligen Meereismodell nicht beriicksichtigt.
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Contribution from convergences [%)]

Abb. 6.13. Beitrag [%] der Konvergenz zur Deformation des Eisvolumens. Fiir weite
Bereiche des zentralen Weddellmeers trigt konvergente Eisdrift nur mit 20% bis 30% zur
gesamten Deformation bei. Der gréBere Teil der Deformation, etwa 70% bis 80%, wird in

dieser Simulation durch Scherdeformation bewirkt.

(Die Diskussion der drei folgenden Abbildungen erfolgt auf der iiberndchsten Seite.)

;% October 1, 1987

Abb. 6.14. Mittleres Alter [Tage] des Eises am 1.10.1987. Deformiertes und nicht-
deformiertes Eis tragen entsprechend ihrem Anteil am gesamten Eisvolumen zum

mittleren Eisalter bei.
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Age of Ridged Ice [days]

;% October 1, 1987

Abb. 6.15. Alter [Tage] des deformierten Eises am 1.10.1987. Das ilteste deformierte Eis
(bis zu 500 Tage alt) befindet sich im westlichen Weddellmeer entlang der Antarktischen
Halbinsel.

Age of Level Ice [days]

;% October 1, 1987

Abb. 6.16. Alter [Tage] des nicht-deformierten, glatten Eises am 1.10.1987. Das ilteste
nicht-deformierte Eis (bis zu 100 Tage alt) tritt im Antarktischen Zirkumpolarstrom im

nordostlichen Weddellmeer auf.
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Abb. 6.14 zeigt die rdumliche Verteilung des simulierten Alters am 1. Oktober 1987 fiir
das Eis beider Klassen zusammen. Deformiertes und nicht-deformiertes Eis tragen
entsprechend ihrem Anteil am Eisvolumen zu diesem mittleren Eisalter bei. Abb. 6.15
und Abb. 6.16 stellen das Eisalter fiir die Klasse des deformierten bzw. des nicht-
deformierten Eises getrennt voneinander dar. Das mittlere Alter (Abb. 6.14) ist im
ostlichen Weddellmeer mit ca. 200 Tagen geringer als im westlichen Weddellmeer mit
mehr als 300 bis 400 Tagen. Dieses élteste Eis wird entlang der Antarktischen Halbinsel
vorgefunden und bildet eine breite Zunge nach Nordosten in den ACC hinein. An der
rdumlichen Verteilung des Eisalters erkennt man die Wirkung der Advektion im
Weddellwirbel: Das im Ostlichen Weddellmeer gebildete Eis wird nach Westen an die
Antarktische Halbinsel transportiert, wandert dort nordwirts, stromt in den ACC, flief3t
dort nach Osten und schmilzt dabei, wie an der Abnahme des Eisalters entlang des 60.
Breitengrades zwischen etwa 30° W und 0°, die einen abnehmenden Anteil des alten, aus
dem nordwestlichen Weddellmeer ausstromenden Eises anzeigt, zu erkennen ist. Im
Ostlichen Weddellmeer weist das mittlere Alter von 200 Tagen und weniger darauf hin,
daB dort tiberwiegend einjdhriges Eis prognostiziert wird, wihrend das hohere Alter von
300 bis 400 Tagen im westlichen Weddellmeer einen betrichtlichen Anteil mehrjihrigen

Eises anzeigt.

Das riaumliche Muster des Alters nur des deformierten Eises (Abb. 6.15) ist der des
mittleren Alters beider Eisklassen (Abb. 6.14) dhnlich. Das Alter des deformierten Eises
ist allerdings generell hoher als das mittlere Alter. Es erreicht 500 Tage im westlichen
Weddellmeer und unterschreitet 300 Tage auch im Osten kaum, worin sich ausdriickt,
daf} deformiertes Eis zu einem erheblichen Anteil mehrjdhrig ist. Dies steht im Einklang
mit dem oben angefiihrten Simulationsresultat, da} nahezu alles nicht-deformierte Eis im
Sommer geschmolzen wird, aber ein betrichtlicher Anteil deformierten Eises die
Schmelzperiode iiberlebt. Die rdumliche Verteilung des mittleren Eisalters und des Alters
des deformierten Eises sind der Verteilung der mittleren Eisdicke (Abb. 6.8) und der
Dicke deformierten Eises (Abb. 6.9) ebenfalls dhnlich. Kurz zusammengefal3t ist das
Resultat der Simulation, daf} in der Regel diinnes Eis als wenig deformiert und jiinger,

dickes Eis als stark deformiert und &lter prognostiziert wird.

Das in Abb. 6.16 dargestellte Alter nur des nicht-deformierten Eises weist einen
drastischen Kontrast zu dem des deformierten Eises auf. Erstens wird das glatte Eis nur
maximal 100 Tage alt, im westlichen Weddellmeer nicht einmal 50 Tage. Zweitens ist das
rdumliche Verteilungsmuster kontrdr zu dem des rauhen FEises: Im westlichen

Weddellmeer entlang der Antarktischen Halbinsel und im Ausstromgebiet nordostlich
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ihrer Spitze, wo das rauhe Eis sein hochstes Alter erreicht, ist das Alter des glatten Eises
klein. Im ACC 6stlich 30° W dagegen, wo das Alter des rauhen Eises gering ist, erreicht
das glatte Eis sein maximales Alter. Offensichtlich kann das glatte Eis nur in den
Regionen alt werden, wo die Deformationsprozesse gering sind. Im westlichen
Weddellmeer dagegen, wo die Deformation betrichtlich ist, bedeutet ein
durchschnittliches Alter des glatten Eises von 50 Tagen am 1. Oktober, da} es im Mittel
erst im August gebildet wurde. Das glatte Eis, das in den fritheren Phasen der im April
beginnenden Gefrierperiode gebildet wurde, ist nicht mehr vorhanden. Als Ursache dafiir
kommt ein Schmelzen des Eises wihrend dieser Herbst- und Wintermonate nicht in
Betracht. Das glatte Eis wird hier nicht élter als 50 Tage, weil es im Durchschnitt nach

dieser Zeit zu rauhem Eis deformiert wird.
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7. Vergleich der Simulationsergebnisse mit Beobachtungen
7.1. Eisdickenmessungen wihrend WWGS 1989

Messungen der Eisdicke wurden wihrend der Winter Weddell Gyre Study (WWGS) im
September und Oktober 1989 von Eicken et al. (1994, in Druck) durchgefiihrt. Die
Fahrtroute des Forschungsschiffs Polarstern fiihrte durch das nordliche Weddellmeer
von Kap Norvegia an dessen nordostlicher Kiiste zur Nordspitze der Antarktischen
Halbinsel im Westen. Zur Bestimmung der Eisdicke wurden in gleichmifigen raumlichen
Abstinden auf 29 verschiedenen Schollen mehr als insgesamt 5000 Bohrungen
vorgenommen. Untersuchungen der entnommenen Eiskerne erlaubten die
Unterscheidung zwischen deformiertem und nicht-deformiertem sowie zwischen

einjahrigem und mehrjdhrigem Eis. Die iiber alle Bohrlocher gemittelten Eisdicken

betragen
einjihrig mehrjdhrig
deformiertes Eis 1.0m 25 m
nicht-deformiertes Eis 0.6 m 1.2m
1. .
Dickenverhéltnis —O = 1.7 E =2.1

(@)}
=
(\)

Im Mittel der Beobachtungen ist das deformierte Eis also etwa doppelt so dick wie das
nicht-deformierte. ~ Dieses wird vom Modell mit der FEinstellung des
Deformationsparameters R, = 0.5 gut reproduziert. Typischerweise betragen die
simulierten Dicken nicht-deformierten Eises 0.5 bis 1.0 m, und das deformierte Eis ist

etwa zwei- bis dreimal so dick.

50% der Eiskernproben zeigten, da3 das Eis an mindestens einem Deformationsprozef3
beteiligt war. Dies bestitigt das Simulationsergebnis, dal zumindest fiir die untersuchte
Region des Weddellmeers Deformation einen wesentlichen Beitrag zur Bildung der
Eisdicke liefert. Der Wert von 50% gibt hier den mittleren Fldichenanteil rauhen Eises an.
Beriicksichtigt man die grofere Dicke rauhen Eises gegeniiber glattem, so ergibt sich fiir
den Volumenanteil des rauhen Eises ein grolerer Wert von etwa 65%. Dies ist in guter

Ubereinstimmung mit den Modellprognosen fiir die Wintermonate, die fiir das rauhe Eis
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im nordlichen Weddellmeer einen Flachenanteil von 40% bis 60% und einen

Volumenanteil von 50% bis 80% vorhersagen.

Abb. 7.1 stellt die mittlere Eisdicke als Funktion der geographischen Linge entlang der
Fahrtroute wihrend WWGS 1989 dar. Die Eisdicke ist hier als Mittel von jeweils mehr
als 100 Bohrlochmessungen angegeben, die an 29 verschiedenen Stationen durchgefiihrt
wurden. Das Fis aller Klassen, deformiertes und nicht-deformiertes, einjdhriges und

mehrjihriges, geht in diese mittlere Eisdicke ein.

EX
i‘:—; 1 ;XX)(%X vaX
-60 -40 -20 0 20
longitude

Abb. 7.1. Wihrend WWGS 1989 von Eicken et al. gemessene mittlere Eisdicke [m] als
Funktion der geographischen Linge. Jeder Datenpunkt représentiert die mittlere Dicke aus

mehr als 100 Bohrlochmessungen.

Diese rdumliche Verteilung der Eisdicke zeigt einen gravierenden Unterschied zwischen
dem westlichen und dem 0stlichen Weddellmeer, wobei die Trennlinie etwa bei 35° W
liegt. Im Ostlichen Weddellmeer iiberschreitet die mittlere Eisdicke kaum 1 m und betréagt
oft nur 0.5 m oder weniger. Im westlichen Weddellmeer erreicht die Eisdicke dagegen 2
bis 3 m und ist in keinem Fall wesentlich geringer als 1 m. Nach FEicken et al. (1994)
zeigten die Untersuchungen der entnommenen Eiskernproben, dafl dieses zonale Gefille
der mittleren Eisdicke durch den Unterschied zwischen einjdahrigem und mehrjihrigem
Eis bedingt ist: Der groflite Teil des beobachteten Eises westlich von 35° W hatte die
Schmelzperiode des vorangegangenen Sommers iiberlebt und war somit mehrjdhriges
Eis, wihrend alle Eisproben 0stlich dieser Trennlinie einjdhriges Eis waren, das sich erst
nach dem letzten Sommer gebildet hatte. Diese Beobachtungen stimmen gut mit den
Simulationsergebnissen iiberein, die dickeres, stirker deformiertes Eis fiir das westliche

Weddellmeer und diinneres Eis mit geringerer Rauhigkeit fiir die Ostliche Region
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vorhersagen. Sie bestitigen ferner die Modellprognose, dall im Westen im September
dlteres Eis mit einem mittleren Alter von mehr als 300 Tagen gefunden wird, welches
bereits vor der letzten Schmelzperiode (etwa Dezember bis Februar) gebildet wurde und
somit mehrjihriges Eis ist, wihrend im Osten das Eis im Mittel deutlich jiinger (100 bis

200 Tage) ist, was auf einen groBeren Anteil einjdhrigen Eises zuriickzufiihren ist.

7.2. Messungen der Oberfliichenrauhigkeit wihrend WWGS 1992

Messungen der Rauhigkeit der Eisoberfliche wurden wihrend WWGS 1992 von
Dierking (1994, personliche Mitteilung; der Artikel “Laser profiling of the ice surface
topography during WWGS 1992” wurde Ende 1993 bei JGR eingereicht) durchgefiihrt.
Die Fahrtroute war dhnlich wie bei WWGS 1989. Mit einem Laseraltimeter an Bord
eines Hubschraubers wurden iiber eine Flugstrecke von insgesamt 800 km Messungen
der Oberflichentopographie der FEisdecke vorgenommen. Zur Auswertung der

Laseraltimetermessungen berechnete Dierking den Rauhigkeitsindex (ridging intensity)

R =t (7.1)
M

wobei p, die mittlere Hohe der PreBeisriicken und [ deren mittlerer horizontaler
Abstand ist. R, ist proportional zur aerodynamischen Rauhigkeit (form drag) des Eises.
Hohe Werte von R, indizieren eine rauhe, unebene Oberfliche mit einem hohen Anteil
deformierten Eises. Es ist jedoch zu beriicksichtigen, daf} in diesen Indikator lediglich
grof3e, offensichtlich deformierte Eisstrukturen eingehen, wéhrend kleinere, durch
Schneeauflage und thermodynamische Prozesse geglittete Formationen deformierten
Eises vom Laseraltimeter nicht wahrgenommen werden konnen. Bei der Auswertung der
Daten wurden alle Erhebungen der Eisoberfliche mit weniger als 0.8 m Hohe

ausgeschlossen, d. h. als glattes Eis betrachtet.

Die ridumliche Verteilung der wihrend WWGS 1992 von Dierking beobachteten
Rauhigkeit der Eisoberfldache ist in Abb. 7.2 dargestellt. Angegeben ist der mit dem
Faktor 100 multiplizierte Rauhigkeitsindex R, am ungefidhren Ort der Messungen.
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-40°

Abb. 7.2.  Réiumliche Verteilung der beobachteten Oberflichenrauhigkeit, beschrieben
durch den Rauhigkeitsindex R , der hier mit dem Faktor 100 multipliziert angegeben ist.
Die Daten wurden von Dierking durch Messungen der Oberflidchentopographie mit einem

Helikopter-gestiitzten Laseraltimeter wihrend WWGS 1992 gewonnen.

Die kleinsten Werte der Rauhigkeit werden im zentralen Weddellmeer gemessen. Dies
korrespondiert mit der Modellprognose, daf fiir weite Teile des zentralen Weddellmeers
die Produktionsraten rauhen Eises mit 0.5 bis 1 m/Jahr gleichméBig klein, aber durchaus
wahrnehmbar sind. Eine erhohte Rauhigkeit wird im Nordwesten nahe der Spitze der
Antarktischen Halbinsel beobachtet. Fiir diese Region sagt das Modell den Ausstrom
dlteren, relativ stark deformierten Eises voraus, was auch durch die o. a. Untersuchungen
des Eises von Eicken et al. (1994) bestitigt wird. Besonders hohe Rauhigkeiten werden
in Kiistenndhe bei Kap Norvegia im Nordosten des Weddellmeers beobachtet. Fiir diese
Region prognostiziert das Modell hohe Produktionsraten fiir deformiertes Eis bis zu

3 m/Jahr, die ein Mehrfaches derer im zentralen Weddellmeer betragen.
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8. Variationsliufe und Sensitivititsstudien
8.1. Variation der dynamischen Parameter
8.1.1. Variation des Deformationsparameters

Der Deformationsparameter R4 ist der einzige zusitzliche Parameter, der zur
Beschreibung des Zweiklassenmodells eingefithrt wurde. R4 ist das dimensionslose
Verhiltnis der bei einem Deformationsprozel} entstandenen Flache rauhen Eises zu der
Flache glatten Eises, aus der es entstand. Das an der Kompression beteiligte Eisvolumen
wird durch die Deformation nicht verédndert, aber auf eine um den Faktor R4 kleinere
Flache verteilt. Damit betrdgt die Dicke neu deformierten Eises zum Zeitpunkt seiner
Entstehung das R4-!-fache des glatten Eises, aus dem es gebildet wird. Physikalisch
sinnvolle Werte fiir R4 liegen im Bereich zwischen O und 1, wobei der Grenzfall O eine
Kompression auf eine unendlich hohe Dicke beschreibt, wihrend fiir R4 = 1 das Eis bei
der Deformation iiberhaupt nicht komprimiert wird. R4 ist ein empirischer Parameter,

der hier als Konstante betrachtet und fiir den Standardlauf auf den Wert 0.5 gesetzt wird.

Zur Untersuchung des Einflusses des Deformationsparameters R4 auf die
Simulationsergebnisse wurden Variationsldufe mit R4 im Wertebereich zwischen 0.05
und 1.0 durchgefiihrt, deren Ergebnis Abb. 8.1 zeigt. Darin ist der Anteil rauhen Eises
am gesamten FEisvolumen und an der gesamten eisbedeckten Fliche der ganzen

Modellregion im Jahresmittel 1987 als Funktion von R4 angegeben.
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Abb. 8.1. Der Anteil deformierten Eises am gesamten Eisvolumen (gestrichelte Linie)
und an der gesamten eisbedeckten Fliche (durchgezogene Linie) im Jahresmittel des

Simulationsjahrs 1987 als Funktion des Deformationsparameters R4.
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Der Fldchenanteil des deformierten Eises hiingt stark von R4 ab und ist fiir kleine Werte
unterhalb etwa 0.5 in erster Niherung proportional zu R4. Der Volumenanteil dagegen
héngt wesentlich schwiécher von R4 ab und dndert sich nur zwischen 65% und 85% iiber
dessen ganzen Variationsbereich. Das in einem ganzen Jahreszyklus deformierte
Eisvolumen, gemessen in km3, zeigt eine dem Verlauf nach &hnliche, schwache
Abhingigkeit vom Deformationsparameter R4 wie der relative Anteil deformierten Eises
am Volumen nach Abb. 8.1. Das gesamte im simulierten Jahr 1987 deformierte
Eisvolumen betrigt 6500 km? fiir R4 = 0.1 und 7200 km? fiir R4 = 1.0.13

Der Anteil des deformierten Eises am gesamten Eisvolumen ist grofer als der an der
eisbedeckten Fliache, was ausdrickt, daB deformiertes Eis dicker, nicht-deformiertes Eis
dagegen diinner als das Mittel des Eises beider Klassen ist. Je kleiner R4, umso grofler
wird die Differenz zwischen Volumen- und Flachenanteil des deformierten Eises und
umso hoher dessen mittlere Dicke. Der lineare Verlauf des Flichenanteils rauhen Eises
fiir kleine R4 ergibt sich daraus, dafl das etwa konstant bleibende Volumen deformierten

Eises auf eine zu R4 proportionale Fldche verteilt wird.

Bei Verringerung von R4 nimmt der Volumenanteil deformierten Eises etwas ab, weil
dann das dicke, rauhe Eis eine geringere eisbedeckte Fliche einnimmt und eine grof3ere
Flache fiir das diinne, glatte FEis verbleibt, welches hohe thermodynamische
Wachstumsraten aufweist. Das nicht-deformierte Eis wichst schneller fiir kleineres Ry,
was sich in einer Vergroferung des gesamten Eisvolumens und einem hoheren Anteil

glatten Eises daran ausdriickt.

Fiir groBe Werte tiber etwa 0.5 fiir R4 flachen die Kurven fiir die Anteile rauhen Eises
nach Abb. 8.1 ab. Das rauhe Eis erreicht, summiert iiber ein Jahr, niemals 100% des
gesamten FEisvolumens oder der gesamten Eisfliche, da es immer Regionen und
Jahreszeiten gibt, in denen sich glattes Eis bilden kann, ohne sofort deformiert zu
werden. Bemerkenswert ist allerdings, dafl auch fiir R4 = 1.0 der Volumenanteil rauhen
Eises groBer als sein Flidchenanteil und somit das rauhe Eis dicker als das glatte ist,
obwohl bei diesem R4-Wert keine Kompression stattfindet und die Eisdicke unverdndert

bleibt. Dennoch ist das rauhe Eis hier im Mittel deutlich dicker und auch ilter: Betrachtet

3Dieses neu deformierte Eisvolumen, integriert iiber den ganzen Jahreszyklus, ist groBer als die
saisonale Amplitude im Volumen rauhen Eises, da ein Teil des am Jahresanfang deformierten

Eisvolumens bereits geschmolzen ist, wenn spiter im Jahr weitere Eisvolumina deformiert werden.
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man den typischen Lebenslauf einer Eisscholle, so entsteht sie als glattes, diinnes Eis, das
anfangs thermodynamisch rasch wichst, wird dann noch wihrend der Gefrierperiode
deformiert und wéchst anschlieBend als rauhes Eis langsamer weiter. Im Mittel {iber eine
grofere Zahl von Eisschollen ist das &ltere Eis dann stirker deformiert und dicker, das

jiingere schwicher deformiert und diinner.

Es gibt also zwei Regime fiir die selbstindige Entwicklung der beiden Eisklassen, die
durch den Wert von R4 unterschieden werden: Fiir kleine R4 deutlich unter 0.5 erzeugt
die Kompression beim Deformationsprozef3 einen gravierenden Unterschied in der Dicke
der beiden Eisklassen, der ihre unterschiedliche kiinftige Entwicklung bestimmt. Fiir
groBBe R4 in der Nihe von 1 erzeugt die Deformation selber keine oder nur eine geringe
Anderung der Eisdicke; der Deformationsprozel markiert hier den Eintritt des Eises in
sein zweites Lebensstadium, das durch hohere FEisdicke und langsameres
thermodynamisches Wachstum charakterisiert ist. Bemerkenswerterweise liegt der fiir
die Simulation im Vergleich mit Beobachtungen beste Wert R4 = 0.5 gerade im Bereich
des Ubergangs der beiden Regime, was in Abb. 8.1 dadurch zum Ausdruck kommt, daB3
sich etwa bei R4 =0.5 die Steigung der Kurven indert. Dies kann so interpretiert
werden, dal die Deformation des Eises sowohl ein Resultat seiner bisherigen
Entwicklung ausdriickt - das Einsetzen der inneren Spannungen zeigt, daf} die Eisdecke
dick und kompakt geworden ist - als auch einen Prozel} darstellt, der selbst die Eisdecke

modifiziert und deren weitere Entwicklung mitbestimmt.

Die Variationsldufe mit verschiedenen Werten fiir R4 zeigen, dal dies fiir die meisten
prognostischen Variablen des Modells kein sensibler Parameter ist. Eine starke
Abhingigkeit von R4 zeigen (definitionsgemdl) die Dicken der beiden Eisklassen und
der Fliachenanteil rauhen Eises. Der Volumenanteil rauhen FEises, das gesamte
Eisvolumen und dessen rdumliche Verteilung, ebenso die Eiskonzentration und die
Eisdriftgeschwindigkeit werden dagegen nur um wenige Prozent verindert, wenn R4
etwa in dem Bereich 0.3 bis 0.7 variiert wird. Fiir eine qualitative Untersuchung, in
welchen Regionen, zu welchen Jahreszeiten und in Abhingigkeit von welchen Variablen
deformiertes Eis entsteht und wohin es driftet, ist eine solche Abschidtzung von Ryg
ausreichend. Die Beobachtungsgrofe, aus der der beste Wert fiir R4 abzuleiten ist, ist

das mittlere Verhéltnis der Dicke deformierten Eises zu der des nicht-deformierten.

Zur Untersuchung des Modellverhaltens bei extremen Einstellungen des
Deformationsparameters werden im folgenden zwei Simulationen mit R4 = 0.1 und
R4 = 1.0 vorgestellt. Das Modell bleibt auch bei diesen Liufen stabil und liefert zudem
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fiir die mittlere Eisdicke / und die Eiskonzentration A Werte, die um nicht mehr als 10%
von denen des Standardlaufs abweichen. Es muf3 jedoch betont werden, da3 es sich hier
im wesentlichen um numerische Untersuchungen handelt; diese Parametereinstellungen
sind physikalisch nicht sinnvoll. R4 = 0.1 bedeutet, dal bei Deformation das Eis auf ein
Zehntel seiner urspriinglichen Flidche zusammengeprefit wird. Dies fiihrt zu einer
mittleren Dicke von 11 m fiir das deformierte Eis im Weddellmeer, die erheblich tiber
jedem beobachteten Wert liegt. Der andere untersuchte Fall, R4 =1.0, sieht bei
Deformation iiberhaupt keine Formverdnderung (Flichenkompression) des Eises vor, so
dal zu fragen wire, wo die Arbeit (Energie) bleibt, die die verformenden Krifte
verrichten. Auerdem nimmt fiir die Einstellung R4 = 1.0 das deformierte Eis so rasch
eine so groBe Fliache der Eisdecke ein, dal das verbleibende nicht-deformierte Eis im
Extremfall nur 2 cm dick werden kann, weil es innerhalb weniger Tage der Verformung
unterliegt. Diese Variationsldufe zeigen, dall der physikalisch sinnvolle Wertebereich des
Deformationsparameters etwa auf den Bereich 0.5 + 0.3 eingegrenzt werden kann.

Die Abbildungen auf den niichsten Seiten stellen die Resultate der Simulationen mit den
Einstellungen R4 = 0.1 und R4 = 1.0 gegeniiber und zeigen die einzelnen Aspekte der

zuvor an Abb. 8.1 diskutierten Rolle des Deformationsparameters auf.
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Abb. 8.2. Jahresgang 1987 des tédglich im gesamten Modellgebiet thermodynamisch
produzierten Eisvolumens [103km3]. Negative Werte zeigen Schmelzen an.

Durchgezogene Kurve fiir R4 = 0.1, gestrichelte Kurve fiir R4 = 1.0.



Kapitel 8 Variationsldufe und Sensitivitdtsstudien 100

Ice concentration [%)]

‘% September 1987

Ice concentration [%)]

‘% September 1987

Abb. 8.3. Eiskonzentration A [%] fiir September 1987. Deformationsparameter R4 = 0.1
(oben) und R4 = 1.0 (unten). Die rdumliche Verteilung der Eiskonzentration wird durch

die Variation des Deformationsparameters kaum veréndert.
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Abb. 8.4. Jahresgang 1987 des iiber das gesamte Modellgebiet integrierten Volumens
[103 km3] nicht-deformierten Eises (diinne, durchgezogene Linie), deformierten Eises

(gestrichelte Linie) und beider Eisklassen zusammen (dicke, durchgezogene Linie).

Deformationsparameter R4 = 0.1 (oben) und R4 = 1.0 (unten).
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Abb. 8.5. Jahresgang 1987 des iiber das gesamte Modellgebiet gemittelten Alters [Tage]
nicht-deformierten Eises (diinne, durchgezogene Linie), deformierten Eises (gestrichelte
Linie) und Dbeider FEisklassen zusammen (dicke, durchgezogene Linie).

Deformationsparameter R4 = 0.1 (oben) und R4 = 1.0 (unten).
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Mean Ice Thickness [m]

;'% September 1987

Mean Ice Thickness [m]

;'% September 1987

Abb. 8.6. Mittlere Eisdicke i [m] fiir September 1987. Deformationsparameter R4 = 0.1
(oben) und R4 = 1.0 (unten).
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Ridged Ice Volume per Unit Area [m]

September 1987

Ridged Ice Volume per Unit Area [m]

September 1987

Abb. 8.7.  Volumen deformierten Eises pro Einheitsfliche, i, [m], fiir September 1987.

Deformationsparameter R4 = 0.1 (oben) und R4 = 1.0 (unten).
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Ridged Ice Fraction [%)]

;'% September 1987

Ridged Ice Fraction [%)]

;'% September 1987

Abb. 8.8. Anteil deformierten Eises am gesamten Eisvolumen [%] fiir September 1987.

Deformationsparameter R4 = 0.1 (oben) und R4 = 1.0 (unten).
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Areal fraction of ridged ice [%]

‘% September 1987

Areal fraction of ridged ice [%]

‘% September 1987

Abb. 8.9. Anteil deformierten Eises an der gesamten Eisflache [%] fiir September 1987.

Deformationsparameter R4 = 0.1 (oben) und R4 = 1.0 (unten).
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Der Vergleich der beiden Parametereinstellungen R4 = 0.1 und R4 = 1.0 zeigt:

Der Jahresgang des tiglich neu gefrorenen oder geschmolzenen Eisvolumens (Abb. 8.2)
ist fiir beide Einstellungen sehr dhnlich. Die Betrige der Gefrier- bzw. Schmelzraten sind
fir R4 = 0.1 etwas hoher, da das diinne, glatte Eis mit htheren Wirmefliissen einen

groBeren Flachenanteil einnimmt.

Die raumliche Verteilung der Eiskonzentration (Abb. 8.3) wird durch die Variation von

R 4 nicht signifikant verdndert.

Das gesamte Volumen rauhen Eises (Abb. 8.4) ist fiir R4 = 0.1 das ganze Jahr iiber
hoher als fiir R4 = 1.0, weil fiir R4 = 0.1 das bei Deformation entstehende rauhe Eis eine
geringere Fldche glatten Eises bedeckt, also eine groBere Flidche rasch wachsenden
glatten Eises freildt. Dies erhoht das Volumen glatten Eises, welches - ohne einer
Deformation zu unterliegen - so dick werden kann, dal es auch im Sommer nicht
vollstindig geschmolzen wird. Die hohere Eisdicke 4 erhoht die Eishirte P, hemmt die
Bewegung des Eises und setzt die Deformationsraten herab, weswegen fiir R4 = 0.1 die

saisonale Variation des Volumens des rauhen Eises geringer ausfillt.

Da fiir R4 =0.1 das glatte Eis im Sommer nicht vollstindig geschmolzen wird, geht
dessen Alter nicht wie fiir R4 = 1.0 zu Beginn der Gefrierperiode (etwa 1. Mérz, Tag 60)
rasch auf wenige Tage zuriick, sondern zeigt einen allmdhlichen Abfall, der sein
Minimum von etwa 60 Tagen erst nach 3 Monaten (etwa 1. Juli, Tag 182) erreicht. Da
das mittlere Alter des glatten Eises, wenn es deformiert wird, hoher ist, trigt es auch
weniger zur Verjiingung des rauhen FEises durch Deformation bei, so da dessen
saisonale Variation geringer ausféllt und dessen mittleres Alter insgesamt hoher, bei 450
statt 350 Tagen, liegt.

Abb. 8.6 zeigt die raumliche Verteilung der mittleren Eisdicke # im Monatsmittel des
Septembers 1987. Fiir R4 = 0.1 ist die Eisdicke knapp einen halben Meter dicker als fiir
R4 = 1.0. Das Muster der rdumlichen Verteilung ist allerdings recht dhnlich: Eine hohere
Dicke im westlichen Weddellmeer und im Ausstromgebiet nordostlich der Spitze der
Antarktischen Halbinsel als im Osten; besonders hohe Eisdicken bis iiber 3 m an den
Kiisten, insbesondere entlang der Antarktischen Halbinsel. Die Auswirkung der Variation
des Deformationsparameters auf die mittlere Eisdicke ist feststellbar, aber soweit
beschrinkt, dall in keiner Region vollig unrealistische mittlere Eisdicken oder drastische

Abweichungen vom Standardlauf festzustellen wiren.
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Die fiir die mittlere Eisdicke / getroffenen Feststellungen gelten auch fiir das Volumen

rauhen Eises pro Fliche, £, das Abb. 8.7 zeigt.

Der Anteil deformierten Eises am gesamten Eisvolumen (Abb. 8.8) zeigt fiir R4 = 0.1
eine mit der Verteilung von A und h, etwa lbereinstimmende Struktur mit einem
erhohten Anteil rauhen Eises im westlichen Weddellmeer. Fir R4 = 1.0 ist der Anteil
rauhen Eises allgemein hoher und iiberschreitet fiir gut zwei Drittel der modellierten
Region 80%. Beide Einstellungen fiir R4 prognostizieren iibereinstimmend einen

deutlichen Abfall des Volumenanteil rauhen Eises Ostlich von etwa 25° O.

Erwartungs- und definitionsgemadll zeigt der Anteil deformierten FEises an der
eisbedeckten Fliche (Abb. 8.9) den groften Unterschied zwischen den beiden
Einstellungen fiir R4. Fiir R4 = 0.1 (Abb. 8.9 oben) erreicht der Flichenanteil rauhen
Eises 10% innerhalb der diinnen, nicht annotierten Isolinie. 20% treten nur in einer
einzigen Gitterzelle an der der Antarktischen Halbinsel auf. Dagegen iiberschreitet der
Flichenanteil fiir R4 = 1.0 fast im gesamten Modellgebiet 40% und erreicht fiir grof3e
Regionen Werte iiber 80%.
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8.1.2. Variation der Eishirte P*

In zwei Variationsldufen wurde der Eishidrteparameter P* auf 10 000 N/m2 und auf
40 000 N/m? gesetzt. Bei geringerer Eishdrte von 10000 N/m? ist das pro Tag
deformierte Eisvolumen (Abb. 8.10) grofer als fiir hirteres Eis mit 40 000 N/m2. Uber
das ganze Simulationsjahr integriert ist das deformierte Eisvolumen 7200 km3 fiir
P*=10 000 N/m?2 und 5800 km?3 fiir P*=40 000 N/m2. Dies entspricht einer Abweichung
von jeweils 20% vom Wert 6500 km? fiir den Standardlauf mit P*=20 000 N/m?.
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Abb. 8.10. Jahresgang 1987 des pro Tag deformierten Eisvolumens [km?] fiir P*=10 000
(dicke Linie) und P*=40 000 (diinne Linie).

Im Vergleich des Jahresgangs 1987 der Volumina der beiden Eisklassen (Abb. 8.11) fiir
die beiden Variationsldaufe zeigt sich fiir geringere Eishdrte P*=10 000 N/m?2, daf} das
Volumen glatten Eises das ganze Jahr {iber geringer ist, weil es rascher und in gréerem
Umfang deformiert wird; da3 daher das Volumen rauhen Eises generell grofer ist und
auch eine hohere Amplitude im Jahresgang besitzt; und dafl das Eisvolumen insgesamt
hoher ist mit einem Wintermaximum von 15 800 km3 gegeniiber nur 13 400 km? fiir
hirteres Eis mit P*=40 000 N/m2. Im Jahresgang des Eisalters (Abb. 8.12) macht sich die
bei weicherem Eis stirkere Deformation dadurch bemerkbar, daf3 das Alter des nicht-
deformierten Eises geringer ist, weil es im Mittel nach einer kiirzeren Zeit deformiert
wird. Da hier das glatte Eis im Sommer nahezu vollstindig verschwindet, ist der bei
Einsetzen der Gefrierperiode stattfindende rasche Abfall seines Alters auf wenige Tage
sehr ausgepragt, wihrend dieser Abfall bei erhohter Eishirte langsamer stattfindet und
ein hoheres Minimum besitzt. Im Falle weicheren Eises wird das rauhe Eis dicker und
thermodynamisch triger, was seine Lebenszeit und auch das Alter des Eises insgesamt
erhoht.
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Der Vergleich der raumlichen Verteilung der mittleren Eisdicke 4 fiir verringerten (Abb.
8.13 oben) und erhohten (Abb. 8.13 unten) Eishérteparameter P* zeigt die Wirkung der
Deformation. Ist die Eishirte reduziert, so ist die Eisdicke in fast allen Regionen um bis
zu 50 cm hoher, da Deformationen das Eis stiarker komprimieren. Besonders ausgeprigt
ist der Effekt an den Kiisten, wo Eisdicken iiber 4 m auftreten, wihrend bei hirterem Eis
mit P* =40 000 das Eis an den Kiisten sogar etwas diinner als im zentralen Weddellmeer

ist.

Dies zeigt sich auch in der rdaumlichen Verteilung des Anteils rauhen Eises am gesamten
Eisvolumen. Dieser Volumenanteil ist bei verringerter Eishérte insgesamt hoher als bei
hiarterem FEis. Auch das rdumliche Verteilungsmuster ist unterschiedlich. Fiir die
reduzierte Eishirte ist entlang der Antarktischen Halbinsel ein Volumenanteil rauhen
Eises iiber 80% zu erkennen, der sich in einer langen Zunge nach Nordosten in den ACC
fortsetzt, in den dieses besonders rauhe Eis ausstromt. Bei erhohter Eishirte ist der
Volumenanteil rauhen Eises an den Kiisten nicht hoher als im zentralen Weddellmeer;
daher tritt auch die Zunge ausstromenden rauhen Eises so nicht auf. Allerdings ist auch
hier eine Region mit hohem Rauhigkeitsanteil iiber 80% im Norden des Weddellmeers
bei 30° W zu finden.
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Abb. 8.11. Jahresgang 1987 des iiber das gesamte Modellgebiet integrierten Volumens
[103 km3] nicht-deformierten Eises (diinne, durchgezogene Linie), deformierten Eises

(gestrichelte Linie) und beider Eisklassen zusammen (dicke, durchgezogene Linie).

Eishirteparameter P* = 10 000 (oben) und P* = 40 000 (unten).
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Abb. 8.12. Jahresgang 1987 des iiber das gesamte Modellgebiet gemittelten Alters [Tage]
nicht-deformierten Eises (diinne, durchgezogene Linie), deformierten Eises (gestrichelte

Linie) und beider Eisklassen zusammen (dicke, durchgezogene Linie). Dynamischer

Parameter P* = 10 000 (oben) und P* = 40 000 (unten).
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Mean Ice Thickness [m]

;'fg September 1987

Mean Ice Thickness [m]

o o
s o'fg September 1987
Abb. 8.13. Verteilung der mittleren Eisdicke /& [m] im September 1987.

Eishirteparameter P* = 10 000 (oben) und P* = 40 000 (unten).
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Ridged Ice Fraction [%0]

;'fg September 1987

;'fg September 1987

Abb. 8.14. Anteil [%] deformierten Eises am gesamten Eisvolumen im September 1987.

Eishirteparameter P* = 10 000 (oben) und P* = 40 000 (unten).
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8.1.3. Variation des Eiskonzentrationsparameters C*

Zur Sensitivititsanalyse wurden zwei Simulationen mit C*=35 und C*=40 fiir den
Eiskonzentrationsparameter C* durchgefiihrt, der neben dem Eishdrteparameter P* in
die Eisharte

P=P he €0

eingeht. Wiahrend P* proportional zur Hirte des Eises ist und diese unter allen
Umsténden bestimmt, hidngt von C* die minimale Eiskonzentration ab, die zum Einsetzen
der Deformationsprozesse erforderlich ist. Fiir den Standardlauf mit C* =20 betréagt
diese ungefihr 85%. Bei C*=40 setzen Deformationsprozesse erst bei einer
Eiskonzentration von rund 95% ein, wihrend dies fiir C* = 5 bereits bei 60% der Fall ist.
Ahnlich der Variation von P* ist das tiglich deformierte Eisvolumen (Abb. 8.15) hoher
fiir C* =5 als fiir C* = 40.
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Abb. 8.15. Jahresgang 1987 des pro Tag deformierten Eisvolumens [km?] fiir C* = 5
(dicke Linie) und C* = 40 (diinne Linie).

Fir C*=5 =zeigt das glatte Eis ein #hnliches Verhalten wie fiir reduzierten
Eishirteparameter P*=10000: Wiahrend der Sommermonate verschwindet das
Volumen (Abb. 8.16) glatten Eises ganz, und das Wintermaximum ist relativ niedrig, weil
betrachtliche Mengen glatten Eises bereits deformiert werden, wihrend die Eisdecke
noch im Aufbau begriffen ist. Dies zeigt sich auch im Jahresgang des Alters des glatten
Eises (Abb. 8.17), das einen niedrigen Maximal- und Minimalwert sowie einen steilen
Abfall zu Beginn der Gefrierperiode aufweist. Umgekehrt dhnelt die Entwicklung des
glatten FEises fiir C* = 40 der fiir erhohten Eishirteparameter P* = 40 000.
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Dagegen unterscheidet sich die Entwicklung des rauhen Eises und des gesamten
Eisvolumens bei variiertem C* von der bei verdndertem P*. Fiir erhohtes C* = 40 ist das
gesamte Eisvolumen mit 5100 km? im Sommerminimum und 14400 km3 im
Wintermaximum hoher als fiir C* =5, fiir das die entsprechenden Werte nur 3100 km3
und 14100 km3 betragen. Das gesamte Eisvolumen und dessen mittleres Alter werden
durch eine Erhohung von P* verringert, durch eine Erhohung von C* dagegen erhoht.
Der Grund dafiir liegt darin, da} eine erhohte Eishirte P* die Deformation des Eises in
allen Regionen und zu allen Jahreszeiten verringert und den Aufbau einer dicken
Eisdecke erschwert. Ein erhohter Eiskonzentrationsparameter C* dagegen verzogert die
Deformation solange, bis die Eisdecke mit Eiskonzentrationen iiber 95% kompakt
geworden ist. Wenn die Deformation dann stattfindet, besitzt das zu deformierende glatte
Eis bereits eine betriachtliche Dicke, weshalb das daraus entstehende rauhe Eis ebenfalls
recht dick wird. Im Mittel tiber das ganze Jahr 1987 und iiber alle Regionen betrigt die
Dicke des rauhen Eises 3 m fiir C* =40 und nur 2 m fiir C*=35. In letzterem Fall ist
auch das rauhe Eis hinreichend diinn, um einer vergleichsweise raschen Verdnderung
durch thermodynamische Prozesse zu unterliegen. Der Jahresgang des Volumens rauhen
Eises (Abb. 8.16) weist daher fiir C*=35 eine ausgeprigte saisonale Variation auf,
ebenso das Alter des rauhen Eises (Abb. 8.17), welches um ein vergleichsweise niedriges
Niveau von knapp 300 Tagen schwankt. Dagegen zeigt das fiir C* = 40 dickere rauhe
Eis eine geringere saisonale Variation im Volumen wie auch im Alter, dessen

Jahresmittelwert iiber 400 Tagen liegt.

Die Produktion rauhen Eises, iiber das Jahr 1987 integriert in Abb. 8.18 gezeigt, ist fiir
C*=40 an den Kiisten ausgeprigt hoch, im zentralen Weddellmeer dagegen mit nur
50 cm rauhen Eises pro Jahr vergleichsweise niedrig. Die Deformation des Eises setzt
hier nur bei sehr hoher Eiskonzentration tuber 95% ein, die vor allem in
Konvergenzzonen an den Kiisten erreicht wird. Dagegen ist fiir C* =5 die Produktion
rauhen Eises mit mehr als 1 m pro Jahr im gesamten Weddellmeer gleichméfig hoch und
steigt an den Kiisten weniger an. Die hier bereits bei einer Eiskonzentration von 60%
einsetzende Deformation ist im gesamten Modellgebiet betrichtlich. Auf die Kiiste

zutreibendes Eis wurde in der Regel bereits vorher deformiert.

Die rdumlichen Verteilungen der Eisdicke (Abb. 8.19) und des Volumens rauhen Eises
pro Fliche (Abb. 8.20) zeigen fiir C*=15 eine gleichmiligere Verteilung iiber die
Modellregion als fiir C* =40. Bei letzerem ist vor allem an den Kiisten, insbesondere
entlang der Antarktischen Halbinsel, rauhes Eis festzustellen, das eine deutlich

erkennbare Ausstromzunge in den ACC bildet.
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Abb. 8.16. Jahresgang 1987 des iiber das gesamte Modellgebiet integrierten Volumens
[103 km3] nicht-deformierten Eises (diinne, durchgezogene Linie), deformierten Eises
(gestrichelte Linie) und beider Eisklassen zusammen (dicke, durchgezogene Linie).

Dynamischer Parameter C* =5 (oben) und C* = 40 (unten).
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Abb. 8.17. Jahresgang 1987 des iiber das gesamte Modellgebiet gemittelten Alters [Tage]
nicht-deformierten Eises (diinne, durchgezogene Linie), deformierten Eises (gestrichelte

Linie) und beider Eisklassen zusammen (dicke, durchgezogene Linie). Dynamischer

Parameter C* =5 (oben) und C* = 40 (unten).
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Average Annual Ridge Production [m]

Abb. 8.18.  Produktion rauhen Eisvolumens pro Fliche im simulierten Jahr 1987.

Dynamischer Parameter C* =5 (oben) und C* = 40 (unten).
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Mean Ice Thickness [m]

;'% September 1987

Abb. 8.19. Mittlere Eisdicke & [m] fiir September 1987. Dynamischer Parameter C* = 5

(oben) und C* =40 (unten).

120



Kapitel 8 Variationsldufe und Sensitivitdtsstudien 121

Ridged Ice Volume per Unit Area [m]

;'% September 1987

Abb. 8.20. Volumen rauhen Eises pro Fliche, h, [m], fiir September 1987. Dynamischer

Parameter C* =5 (oben) und C* = 40 (unten).
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8.1.4. Variation der Exzentrizitit e der FlieBkurve

Die Exzentrizitit e der elliptischen FlieBkurve fiir die viskos-plastische Rheologie des
Meereises wurde in zwei Sensitivititslaufen auf die Werte 1 und 4 anstelle des
Standardwerts 2 gesetzt. Der Parameter e ist die Wurzel des Verhiltnisses der
Viskositéten fiir Kompression bei Konvergenz und fiir Scherdeformation. Fiir e = 1 sind
beide Viskosititen gleich groB3, und das Eis zeigt gegen Scherung relativ grofle
Widerstandskrifte. Dagegen ist fiir e =4 die Viskositédt bei Scherung nur halb so grof3
wie fiir Konvergenz, so da3 das Eis in Scherzonen, insbesondere an den Kiisten, weniger
Behinderung erfihrt und hohere Driftgeschwindigkeiten erreicht. Da Scherdeformation in
diesem Modell einen groBeren Teil der Deformationskrifte bewirkt als Konvergenz!4, ist

die Deformation bei erhohter Scherviskositidt mit e = 1 insgesamt grofler, wie Abb. 8.21

zeigt.
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Abb. 8.21.  Jahresgang 1987 des pro Tag deformierten Eisvolumens [km?] fiir e = 1
(dicke Linie) und e = 4 (diinne Linie).

Die fiir e =1 erhohte Deformation duflert sich im Jahresgang der Eisvolumina (Abb.
8.22) darin, dafl das Volumen glatten Eises relativ gering ist und im Sommer fast auf 0
zuriickgeht, dal das Volumen rauhen Eises dagegen sowohl absolut als auch in der
Amplitude des Jahresgangs grof8 ist, und daB ebenso das gesamte Eisvolumen
vergleichsweise grof} ist. Umgekehrt ist fiir erhohtes e =4 das Volumen glatten Eises

hoher, das rauhen Eises geringer und das Eisvolumen insgesamt kleiner. Bezogen auf die

14Dies gilt sowohl fiir den Standardlauf als auch fiir die beiden Variationsldufe mite = 1 und e = 4.
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Eisvolumina wirkt die Reduzierung von e also &hnlich wie eine Verringerung des
Eishdrteparameters P* (vgl. Abb. 8.11 mit Abb. 8.22).

Der Jahresgang des Eisalters (Abb. 8.23) zeigt fiir e = 4 mit verringerter Deformation
vergleichbare Eigenschaften wie fiir erhohte Eishdrte P*: Das glatte Eis kann relativ alt
werden; das rauhe Eis und auch das gesamte Eisvolumen erreichen dagegen kein hohes
Alter, da sie bei geringen internen Spannungen im FEis rasch aus dem Weddellmeer
heraustransportiert werden. Umgekehrt erreicht fiir e =1 das rauhe Eis und das
Eisvolumen insgesamt ein recht hohes Alter, weil die Advektion gehemmt ist.
Bemerkenswert ist der Jahresgang des Alters des glatten Eises fiir e = 1: Im Sommer
erreicht das Alter des glatten Eises einen ungewohnlich hohen Wert von mehr als 600
Tagen, der das Alter des rauhen Eises sogar iiberschreitet. Wihrend der vorangehenden
Schmelzperiode erhoht sich das mittlere Alter glatten Eises innerhalb von 100 Tagen um
mehr als 500 Tage. Allerdings ist das Volumen glatten Eises, das dieses hohe Alter
erreicht, nach Abb. 8.22 klein. Der ungewohnliche Jahresgang im Alter des glatten Eises
wird dadurch hervorgerufen, daf3 die hohe Scherviskositit die Eisdriftgeschwindigkeit an
den Kiisten drastisch senkt, so da3 das dort befindliche Eis nur sehr langsam aus dem
Weddellmeer hinaustransportiert wird und dabei mehrere Jahre alt werden kann, sofern
es nicht vorher schmilzt. Das glatte Eis unterliegt dort nur schwacher Deformation und
bleibt iiber Jahre hinweg zu einem groBen Teil nicht-deformiert, weil die

Driftgeschwindigkeiten und damit deren Ableitungen, die Deformationsraten, klein sind.

Die rdumliche Verteilung des pro Jahr produzierten rauhen Eisvolumens pro Fliche
(Abb. 8.24) zeigt einen deutlichen Unterschied: Bei hoher Scherviskositit (e = 1) ist die
Deformation im zentralen Weddellmeer deutlich hoher, an den Kiisten jedoch geringer
als bei e = 4, fiir das geringe Produktionsraten rauhen Eises im offenen Wasser mit sehr
hoher Deformation an den Kiisten kontrastieren. Die Ursache dafiir liegt darin, daf} eine
Herabsetzung der Scherviskositit die FEisdrift beschleunigt, insbesondere in den

kiistennahen Scherzonen, so da3 die Deformationen in Scherzonen dabei zunehmen.

Den Beitrag der Konvergenz zur Deformation des Eisvolumens, integriert iiber das Jahr
1987, zeigt Abb. 8.25. Den anderen Beitrag bilden die Scherdeformationen, die die
Differenz zu 100% ausmachen. Fiir e = 1 tragen Konvergenzen zu rund 20%, fiir e = 4
zu rund 30% zur gesamten Deformation bei. In beiden Fillen wird der iiberwiegende Teil
der Deformation von 80% bzw. 70% durch Scherung bewirkt. Die rdumlichen

Unterschiede dieses Verhiltnisses der beiden Beitrige sind nicht stark ausgeprigt, doch
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1aBt sich ein etwas erhohter Beitrag durch Konvergenz in offenen Ozean (ACC) und ein

verringerter Anteil an den Scherzonen der Kiisten feststellen.

Die Verteilung der mittleren Eisdicke (Abb. 8.26) und des Volumens rauhen Eises pro
Flache (Abb. 8.27) zeigt fiir e =1 um bis zu 50 cm hohere Werte, ansonsten aber ein
dhnliches Muster fiir beide Sensitivititsldufe. Fiir e = 4 ist der Unterschied zwischen dem
Westen des Weddellmeers mit hoherer Eisdicke und dem Osten mit geringeren Werten

etwas stirker ausgepragt.
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Abb. 8.22. Jahresgang 1987 des iiber das gesamte Modellgebiet integrierten Volumens
[103 km3] nicht-deformierten Eises (diinne, durchgezogene Linie), deformierten Eises
(gestrichelte Linie) und beider Eisklassen zusammen (dicke, durchgezogene Linie).

Exzentrizitit der FlieBkurve e = 1 (oben) und e = 4 (unten).
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Abb. 8.23. Jahresgang 1987 des iiber das gesamte Modellgebiet gemittelten Alters [Tage]
nicht-deformierten Eises (diinne, durchgezogene Linie), deformierten Eises (gestrichelte

Linie) und beider Eisklassen zusammen (dicke, durchgezogene Linie). Exzentrizitéit der

FlieBkurve e = 1 (oben) und ¢ = 4 (unten).
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Average Annual Ridge Production [m]

Abb. 8.24. Jahrliche Produktion rauhen Eisvolumens pro Flache [m] fiir 1987.

Exzentrizitat der FlieBkurve e = 1 (oben) und e = 4 (unten).
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Contribution from convergences [%0]

Abb. 8.25. Beitrag der Konvergenz [%] zur Deformation im Jahresmittel 1987. Der
andere Beitrag, der die Differenz der gezeigten Werte zu 100% ausmacht, ist

Scherdeformation. Exzentrizitit der FlieBkurve ¢ = 1 (oben) und e = 4 (unten).
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Mean Ice Thickness [m]

;'fg September 1987

Abb. 8.26. Riumliche Verteilung der mittleren Eisdicke 4 [m] fiir September 1987.

Exzentrizitat der FlieBkurve e = 1 (oben) und e = 4 (unten).
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Ridged Ice Volume per Unit Area [m]

;'fg September 1987

Abb. 8.27. Réumliche Verteilung des Volumens rauhen Eises pro Fliche, h,, [m] fiir

September 1987. Exzentrizitit der FlieBkurve e = 1 (oben) und e = 4 (unten).
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8.2. Variation der Zeitskala des Antriebs. Quasiklimatologischer Antrieb

Um die Reaktion des Zweiklassenmodells auf einen Wechsel in der Zeitskala des
Antriebs zu testen, wurde eine Simulation mit den gleitenden 31-Tagemittelwerten des
ECMWF-Antriebs anstelle der tiglichen Werte durchgefiihrt. Dieser Ubergang von
taglichem Antrieb auf eine Zeitskala von 31 Tagen in der GréBenordnung
klimatologischer Monatsmittel stellt die weitreichendste der hier untersuchten
Verdnderungen gegeniiber dem Standardlauf dar. In diesem Variationslauf zeigt das
Modell ein qualitativ anderes Verhalten als bei tiglichem Antrieb. Ein eingehender
Vergleich des Modellverhaltens bei tdglichem und monatlichem Antrieb sollte mit dem
Einklassenmodell beginnen und daran zunichst die elementaren prognostischen Variablen
A, h und u in ihrer zeitlichen Entwicklung und rdumlichen Verteilung vergleichen. Diese
umfangreiche Untersuchung ist allerdings nicht der Gegenstand dieser Arbeit. Im
folgenden wird dargestellt, welche Effekte der Antrieb mit den quasiklimatologischen 31-
Tagemitteln auf die Deformationsprozesse im Zweiklassenmodell hat. Wie in Kapitel 5
ausgefiihrt, wird bei Verwendung der 31-Tagemittel der Eishirteparameter P* auf
10 000, die Hilfte seines Standardwerts, herabgesetzt, um die FEishdrte dem

schwicheren, gemittelten Windfeld anzupassen.

Abb. 8.28 zeigt den Jahresgang des Volumens nicht-deformierten und deformierten Eises
sowie beider Eisklassen zusammen. Im Vergleich zum Standardlauf (Abb. 8.4) zeigen

sich folgende Unterschiede:
- Das Wintermaximum des gesamten Eisvolumens ist geringer.

- Die saisonale Variation des Volumens des rauhen Eises ist reduziert. Wihrend das
Volumen des rauhen Eises im Standardlauf zwischen 4000 und 8000 km3 variiert, ist der
Schwankungsbereich hier 3000 bis 4000 km?3.

- Das glatte Eis verschwindet im Sommer nicht vollstindig, und im Wintermaximum hat
es ein hoheres Volumen von 6000 statt 4000 km?3.

Der gemeinsame Grund dieser Phanomene liegt darin, dal bei Antrieb mit 31-
Tagemitteln die rdumlichen und zeitlichen Ableitungen des Windgeschwindigkeitsfelds,
damit die Deformationen des Eisfeldes wesentlich kleiner sind als bei tdglichem Antrieb.
Die im tdglichen Antrieb enthaltenen Tiefdruckgebiete, die innerhalb weniger Tage iiber
das Weddellmeer hinwegziehen und lokal hohe Konvergenzen oder Scherungen
erzeugen, sind in den 31-Tagemitteln - bis auf die niederfrequenten Schwingungen einer

Folge mehrerer Tiefdruckgebiete - praktisch nicht mehr enthalten.
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Abb. 8.28. Jahresgang des Volumens [103 km3] nicht-deformierten Eises (diinne,
durchgezogene Linie), deformierten Eises (gestrichelte Linie), und des gesamten Eises

(dicke, durchgezogene Linie) fiir 1987 bei Antrieb mit 31-Tagemittelwerten. P* = 10 000.

Der Jahresgang des pro Tag deformierten Eisvolumens ist in Abb. 8.29 dargestellt.
Gegeniiber dem Standardlauf ist dieses deutlich reduziert. Uber das ganze Jahr integriert
werden beim Antrieb mit 31-Tagemittelwerten 28% des Volumens und 23% der Fliche

deformiert, die beim Standardlauf in diesem Zeitraum Deformation unterliegen.
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Abb. 8.29. Jahresgang des tiglich deformierten Eisvolumens [103 km?] fiir 1987. Dicke

Linie fiir taglichen Antrieb (Standard), diinne Linie fiir Antrieb mit 31-Tagemittelwerten.

Diese Reduzierung der Deformationsprozesse bei 31-Tagemitteln bewirkt die in Abb.

8.28 festzustellenden Unterschiede zum Standardlauf: Das Wintermaximum des
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Eisvolumens ist geringer, weil die Kompression des Eises durch Deformationen und die
dabei zugleich entstehende Fliache offenen Wassers mit hohen Gefrierraten geringer ist.
Die saisonale Variation des rauhen Eises ist schwach, weil es thermodynamisch ohnehin
nur langsam wichst und in diesem Lauf die Deformationsprozesse, die es im
Standardlauf vermehren, deutlich kleiner sind. Das glatte Eis verschwindet im Sommer
nicht, weil es in der vorangehenden Gefrierperiode eine grofere Dicke und einen
groeren Anteil am Eisvolumen erreichen kann, ohne gleich deformiert zu werden. Dies
belegt auch Abb. 8.30, die den Anteil des rauhen Eises am gesamten Eisvolumen und an
der gesamten eisbedeckten Fliache im Jahresgang fiir 1987 zeigt. Zum Vergleich sind
aulerdem die beiden entsprechenden Kurven fiir den Standardlauf mit tiglichem Antrieb

aus Abb. 8.5 wiedergegeben.
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Abb. 8.30. Jahresgang des Anteils [%] des deformierten Eises am gesamten Eisvolumen
(dicke durchgezogene Linie) und an der gesamten eisbedeckten Fliche (dicke gestrichelte
Linie) fiir fiir 1987 bei Antrieb mit 31-Tagemittelwerten. Zum Vergleich sind auch der
Jahresgang des Volumen- (diinne durchgezogene Linie) und des Flichenanteils (diinne

gestrichelte Linie) deformierten Eises fiir den Standardlauf angegeben.

Fiir den Antrieb mit 31-Tagemittelwerten liegen die Anteile rauhen Eises durchgehend

niedriger als bei dem tédglichen Antrieb des Standardlaufs, und die Minima der Kurven
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treten rund zwei Monate (60 Tage) spiter auf. Der Grund fiir diesen Phasenunterschied
liegt darin, da3 wegen der geringen Deformationsraten wihrend der Gefrierperiode ab
etwa 1. Mirz (61. Tag) das glatte Eis in groBerem Umfang gefrieren kann, ohne rasch in
rauhes Eis transformiert zu werden. Die verldngerte mittlere Lebensdauer glatten Eises,
ehe es zu rauhem deformiert wird, erhoht den Anteil glatten Eises am gesamten

Eisvolumen und an der gesamten eisbedeckten Fliche im Vergleich zum Standardlauf.

Abb. 8.31 zeigt den Jahresgang des Alters des Eises sowohl fiir das gesamte Eisvolumen
als auch fiir die beiden Klassen getrennt voneinander. Die entsprechende Darstellung des
Standardlaufs ist Abb. 8.7.
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Abb. 8.31. Jahresgang des mittleren Alters [Tage] nicht-deformierten Eises (diinne,
durchgezogene Linie), deformierten Eises (gestrichelte Linie) und des gesamten Eises

(dicke, durchgezogene Linie) fiir 1987 bei Antrieb mit 31-Tage-Mittelwerten.

Besonders auffillig ist, dal der beim Standardlauf auftretende scharfe Abfall des Alters
des glatten Eises zu Beginn der Gefrierperiode (etwa am 60. Tag) nun verschwunden ist.
Der Grund liegt zum einen darin, dal in diesem Lauf eine nicht unerhebliche Menge
glatten Eises die sommerliche Schmelzperiode iiberlebt, so dal das im Herbst gefrorene
Neueis weniger in das volumengewichtete mittlere Alter eingeht. Zum anderen ist die
Entstehung offenen Wassers wegen der verringerten Deformation reduziert, so daf}
weniger Neueis pro Zeit gebildet wird. Das Alter des rauhen Eises weist eine kleinere
saisonale Variation als beim Standardlauf auf, weil die Transformation jungen, glatten

Eises in rauhes Eis verringert ist.

Die voranstehenden Beispiele zeigen erneut, dal Deformation ein entscheidender Prozef3

fiir den Aufbau der Eisdecke in diesem dynamisch-thermodynamischen Modell ist. Nicht
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nur die Unterschiede der beiden Eisklassen, die definitionsgemill entscheidend von
Deformation abhidngen, sondern auch die Eigenschaften der Eisdecke insgesamt, z. B.
der in Abb. 8.28 gezeigte Jahresgang des gesamten FEisvolumens, sind zu einem
wesentlichen Teil durch die Rolle der - zeitskalenabhédngigen - Deformationsprozesse zu

erklaren.

Abschliefend sei mit dem in Abb. 8.32 dargestellten Fldachenanteil rauhen Eises bei
Antrieb mit 31-Tagemitteln ein Beispiel dafiir gegeben, wie die Zeitskala des Antriebs
das rdumliche Verteilungsmuster der Modellvariablen beeinflufft. Die entsprechende
Darstellung fiir den Standardlauf ist Abb. 8.11. Infolge des geglitteten Windfelds treten
im zentralen Weddellmeer wenig innere Spannungen und Deformationen auf. Die
Deformationen an den Kiisten sind sehr ausgeprigt und fithren zu Flidchenanteilen rauhen

Eises von mehr als 80%.

Areal fraction of ridged ice [%]

‘% September 1987

Abb. 8.32. Anteil deformierten Eises an der gesamten Eisflidche [%] im September 1987

bei Antrieb mit gleitenden 31-Tagemittelwerten.
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8.3. Variation der Modellgleichungen
8.3.1. Explizite Beschreibung der Deformation bei Konvergenz

Die in den Kapiteln 2.7., 2.8. und 3.1. ausfiihrlich dargestellte, bereits im im
Einklassenmodell enthaltene Beschreibung der Deformation behandelt Konvergenz und
Scherung unterschiedlich:

Bei Konvergenz findet keine Deformation fiir Eiskonzentrationen unter 100% statt.
Erreicht die Eiskonzentration 100%, so wird weiter einstromendes Eisvolumen vertikal
aufgestapelt; die Eiskonzentration bleibt 100%, bis das Eis wieder ausstromt oder

schmilzt.

Bei Scherung wird die entstehende Fldche zusitzlichen offenen Wassers durch den Term

nach Gl. (2.51) beschrieben, der in die Kontinuitédtsgleichung (2.49)

0A
EZ_D[GUA)"'GA -0,

des Einklassenmodells sowie in die Kontinuititsgleichung (3.7)

0A
a_tl =-0 EGUAI) + GA[ + GA(,W -0, ~R,T,
des Zweiklassenmodells eingeht. Dieser Qg-Term liefert Beitrdge bereits bei

Eiskonzentrationen ab etwa 85%.

Diese unterschiedliche Behandlung von Konvergenz und Scherung wurde hier von Flato
und Hibler (1991) iibernommen, um die Vergleichbarkeit beider Modelle zu
gewihrleisten. Da mit

T, =[w, (&) + Y. (§)] C(A)

nach Gl. (3.15) nun die durch Konvergenz und Scherung pro Zeit entstehende Flache
offenen Wassers explizit beschrieben wird, liegt es allerdings nahe, T4 statt Q4 in die

Kontinuititsgleichung (3.7) einzusetzen, die dann

04, _

> -0(ua ) +G,, +G, -T, -R,T, (8.1)
l. ow
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lautet. Eine Simulation mit dieser modifizierten Kontinuititsgleichung wurde
durchgefiihrt und mit dem Standardlauf verglichen. Da T4 stets groBer oder gleich Q4
ist, erzeugt es eine etwas hohere Komprimierung des glatten Eises, was sich in einer etwa
5 cm hoheren Dicke sowohl des nicht-deformierten als auch des daraus entstehenden
deformierten Eises niederschligt. Die Eiskonzentration A, die mittlere Eisdicke A, das
wihrend des Jahres deformierte Eisvolumen sowie der Flichen- und Volumenanteil
rauhen Eises unterscheiden sich fiir die beiden Laufe um weniger als 2%. Dies ist darauf
zuriickzufiihren, daf} erstens die Konvergenz in diesem Modell nur rund halb soviel zur
Deformation beitridgt wie Scherung und daher ein nicht so kritischer Term ist, und daf}
zweitens in den Fillen, wo Konvergenz einen wichtigen Beitrag zur Deformation liefert,
das Standardmodell mit bei A = 100% einsetzender Deformation offenbar dhnliche

Ergebnisse liefert wie die explizite Beschreibung durch 74.

Fazit: Die explizite Beschreibung der Deformation bei Konvergenz kann aus
Konsistenzgriinden eingefiihrt werden, &dndert die Simulationsergebnisse aber nicht

signifikant.

8.3.2. Unterscheidung von Ridging und Rafting
In der Natur treten zwei unterschiedliche Arten der Deformation des Meereises auf:

a) Rafting: Diinnes, glattes Eis bricht an einer Bruchlinie, eine der dabei entstandenen
Schollen schiebt sich auf die andere und gleitet ein Stiick weit auf dieser. Das hierbei
erzeugte deformierte Eis besitzt etwa die doppelte Dicke der urspriinglichen Eisscholle,

eine relativ glatte Oberfldche und eine im Verhéltnis zur Dicke groe Grundfléche.

b) Ridging: Dicke Eisschollen kollidieren, die Bruchstiicke richten sich in verschiedenen
Orientierungen zur Vertikalen aus. Die entstehenden Prefeisriicken besitzen eine relativ

groBe Dicke im Verhiltnis zu ihrer Grundfldche und sind unregelméfig geformt.

Rafting tritt bevorzugt auf, wenn die Dicke des zu deformierenden Eises unterhalb einer
kritischen Dicke H,, liegt; anderenfalls findet die Deformation iiberwiegend als Ridging

statt. Nach Leppdranta (1981) betrigt H, ungefihr 30 cm.

Das fiir den Standardlauf verwendete Zweiklassenmodell unterscheidet diese beiden
Deformationsprozesse nicht. In Erweiterung dieses Modells wurden zwei Testldufe mit

Hy=20cm und Hj,=30cm vorgenommen, bei denen Rafting ausgeschaltet wurde,
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indem der Transformationsterm 74 fiir die pro Zeit deformierte Fliche glatten Eises in
rauhes auf O gesetzt wurde, wenn die Dicke hj/ Aj des zu deformierenden, glatten Eises
kleiner als H, war. Deformation wurde in dieser Simulation also nur zugelassen, wenn

dickes Fis Ridgingprozessen unterlag.

Der Vergleich dieser beiden Testldufe mit der Standardsimulation zeigte, dal} die
Ergebnisse im Rahmen der Rechengenauigkeit praktisch identisch waren. Alles
deformierte Eis im Zweiklassenmodell wird also durch Ridging, nicht durch Rafting
erzeugt. Wenn die Eisdecke in der Simulation so kompakt wurde, dal Deformation
einsetzte (Eiskonzentration liber 85%), dann hatte das glatte Eis die kritische Dicke H,,

stets schon iiberschritten.

Das Zweiklassenmodell stoBt hier an seine Grenze, die in der Natur auftretenden

Raftingprozesse werden nicht simuliert. Zu erwigen ist:

- Prognostiziert das Modell ein zu schnelles Wachstum der Eisdicke, so dal} der

Schwellenwert H, zu rasch erreicht wird?

- Ist die Beschreibung des Rafting durch die groBskalige Eiskonzentration angemessen?
Gibt es in der Natur eine kompakte Eisdecke mit mehr als 85% Eiskonzentration iiber
Regionen des Ausmales einer Gitterzelle, deren mittlere Dicke glatten Eises kleiner als
H, ist? Oder findet Rafting in Regionen unterhalb der Gitterauflsung statt, die lokal eine

hohere Eiskonzentration aufweisen als das groB3skalige Mittel der Gitterzelle?

- Die wesentliche Frage aber: Reichen zwei Eisklassen, die jeweils nur durch eine einzige,
mittlere  Dicke beschriecben werden, zur Simulation der verschiedenen
Deformationsprozesse aus? Wieviele Eistypen muf3 ein realistisches, grofskaliges
Meereismodell enthalten, und wieviele Unterklassen verschiedener Dicke sind fiir jeden

Typ anzusetzen?
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9. Fazit und Ausblick

Die Unterscheidung des Eises in die beiden Klassen nicht-deformiertes und deformiertes
Eis gibt Einblick in die Rolle der Deformationsprozesse beim Aufbau der Eisdecke. Diese
bereits im Einklassenmodell enthaltenen Deformationen lassen sich im Zweiklassenmo-
dell nicht nur an ihrer Wirkung auf die mittlere Eisdicke 4 und auf die Eiskonzentration A
erkennen, sondern driicken sich in einem Transformationsprozefl zwischen den beiden
Eisklassen aus, bei dem die Entstehung, die Advektion und das thermodynamische
Wachstum, schlieflich das Schmelzen des deformierten wie des nicht-deformierten Eises
explizit verfolgt werden kann. Die beiden Eisklassen zeigen eine deutlich unterschiedliche
zeitliche Entwicklung und rdumliche Verteilung. Insbesondere ist festzustellen, dal an
den Kiisten hohe Produktionsraten deformierten Eises auftreten, und daB3 ein Ausstrom

dicken, deformierten Eises im nordwestlichen Weddellmeer prognostiziert wird.

Die Simulationsergebnisse des Zweiklassenmodells weichen von denen des Einklassen-
modells nicht wesentlich ab, sofern der einzige zusitzlich -eingefiihrte, sog.
Deformationsparameter R4 auf einen physikalisch sinnvollen Wert bei etwa 0.5 einge-
stellt wird. Sensitivititsldufe haben gezeigt, dal die vom Modell prognostizierte mittlere
Eisdicke & und die Eiskonzentration A nicht sensibel auf Verdnderungen von R4 reagie-
ren - es handelt sich hierbei also nicht um einen zusitzlichen freien Parameter, der eine
willkiirliche Variation der Simulationsergebnisse erlauben wiirde. Die Einfiihrung der
zweiten Eisklasse erhoht den Rechenaufwand des Modells um weniger als 20%, da die
numerisch aufwendige Losung der Impulsgleichung davon praktisch nicht betroffen ist,
so daB die Erhohung der Anzahl der Eisklassen hinsichtlich der Rechenzeit unproblema-
tisch ist. Allerdings steigt mit jeder Eisklasse die Zahl der Modellvariablen, damit der
Speicherbedarf und der Umfang des Programmcodes. Eine niitzliche Erweiterung fiir ein
Einklassenmodell konnte darin bestehen, die Produktionsrate deformierten Eises wie im
Zweiklassenmodell explizit zu beschreiben und auszugeben, ohne jedoch die weitere Ent-

wicklung des deformierten Eises von der des nicht-deformierten Eises zu unterscheiden.

Das Alter des Eises in der Simulation hat sich als weitere sinnvolle Grée zur Charakte-
risierung der Eisdecke herausgestellt. Besonders niitzlich erwies sich die getrennte
Berechnung des Eisalters fiir die beiden Eisklassen, die im Jahresgang und in der rdumli-
chen Verteilung einen drastischen Unterschied, zum Teil geradezu kontrire Eigenschaf-
ten aufweisen. Doch auch in einem Einklassenmodell ist das simulierte Alter des Eises ein

niitzlicher Indikator.
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Die dritte eingefiihrte Modellerweiterung, die Simulation von Trajektorien der Eisdrift,
wurde zur Einstellung der dynamischen Parameter verwendet und zeigte dabei seine
Niitzlichkeit. Dieses Verfahren liefert sehr anschauliche Resultate, die direkt mit den
Trajektorien beobachteter Driftbojen verglichen werden konnen. Einen eingehenden
quantitativen Vergleich des simulierten Geschwindigkeitsfelds mit Beobachtungen kann
und soll diese Methode natiirlich nicht ersetzen; sie liefert mit einer Anzahl einzelner
Trajektorien Beispiele, anhand derer sich die Dynamik des Meereismodell qualitativ
beurteilen 146t. Die simulierten Trajektorien reagieren empfindlich auf Veridnderungen
der dynamischen Parameter und weisen dabei eine groere Sensibilitidt auf als das Feld
der Eisdriftgeschwindigkeiten selbst. Die Simulation der Trajektorien kann als Standard-
verfahren zur Auswertung der Modellprognosen verwendet werden, bei dem eine even-

tuell unrealistische Eisdynamik deutlich erkennbar wird.

Die Vergleiche der Rauhigkeit und des Alters des Eises mit Beobachtungen zeigen eine
zufriedenstellende qualitative Ubereinstimmung. Ein generelles Problem ist dabei die un-
terschiedliche raumliche Skala: Die Resultate eines grof3skaligen Meereismodells, dessen
prognostische Variablen Mittelwerte iiber Zehntausende von Quadratkilometern ange-
ben, lassen sich mit einer Anzahl von stichprobenartigen Feldmessungen (z. B. durch
Eicken et al., 1994) der Eiseigenschaften auf Groenskalen von 100 m (Linge der bei
Eiskernbohrungen untersuchten Strecke auf einer Eisscholle) bis hinab in den Millimeter-
bereich (verschieden alte Schichten eines Eiskerns) nicht direkt vergleichen. Wéhrend das
Zweiklassenmodell beispielsweise nur eine Klasse rauhen Eises pro Gitterzelle enthilt,
sind die geometrischen Formen des in der Natur auftretenden rauhen Eises vielfdltig und
unterscheiden sich je nach der Entstehungsgeschichte, z. B. bei Deformation durch
Konvergenz oder Scherung, bei Ridging oder Rafting. Fiir den Vergleich der mikrophy-
sikalischen Untersuchungen des Eises mit den Simulationsergebnissen ist zunéchst eine
geeignete Mittelung durchzufiihren, bei der ein erheblicher Teil der kleinskalig gewonne-
nen Information verlorengeht, so da3 die Aussagen fiir gro3e raumliche Regionen eher
qualitativen Charakter bekommen: "Das Eis des Weddellmeers besteht aus ein- und
zweijdhrigem Eis und ist im Westen dlter, dicker und stirker deformiert als im Osten."
Interpretiert man die Messungen in diesem Sinn eines groflskaligen rdumlichen Vertei-

lungsmusters, ist die Ubereinstimmung mit den Modellprognosen bemerkenswert gut.

Die zusitzlichen, vom Meereismodell prognostizierten Groen wie Rauhigkeit und Alter
geben Anforderungen an Beobachtungen vor. Wenn die grofBskalige Rauhigkeit des
Meereises nun simuliert werden kann, dann sollte versucht werden, diese auch zu messen

- z. B. mit Fernerkundungsmethoden wie der Auswertung des Riickstreusignals aktiver
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Mikrowellensensoren - und mit der Simulation zu vergleichen. In anderen Bereichen,
z. B. der Unterscheidung des Eises in ein- und mehrjdhriges durch Fernerkundungs-
methoden, existieren bereits Beobachtungsverfahren, die aber bislang nicht zu einem
umfassenden Vergleich mit den simulierten Groflen herangezogen wurden. Neben der
Aufgabe, die bereits verfiigbaren Beobachtungsdaten zu erfassen, sind Methoden zu
entwickeln, diese in einer geeigneten Form so zu mitteln oder zu interpretieren, daf} sie

mit den ModellgroBen vergleichbar werden.

Das erweiterte Zweiklassenmodell liefert Informationen iiber die Rauhigkeit und das
Alter des Eises, die zur Verbesserung oder Vereinfachung der Modellgleichungen ver-
wendet werden konnen, indem Eiseigenschaften als Funktion der simulierten Rauhigkeit
oder des  Alters beschriecben = werden.  Beispielsweise  konnten — die
Schubspannungskoeffizienten rauhigkeitsabhingig angesetzt werden, oder der Salzgehalt
und die Dichte des Eises, ferner die Dicke der Schneeauflage lieen sich als Funktion des
Eisalters formulieren. Eine Unterscheidung des Schnees in zwei Klassen, die eine
unterschiedlich dicke Schneeauflage fiir glattes und rauhes Eis ermoglichen wiirde, ist

eine weitere denkbare Modellerweiterung.

Soll die simulierte Rauhigkeit des Eises in die prognostischen Modellgleichungen einge-
hen, sind zwei miteinander zusammenhingende Probleme zu 16sen. Erstens ist die Frage,
inwiefern die Modellvariablen des deformierten Eises eine geometrische oder dynamische
Rauhigkeit des in der Natur auftretenden Meereises wiedergeben. Zweitens hat die dy-
namische Rauhigkeit zwei gegensitzliche Aspekte: eine erhohte Rauhigkeit der Oberseite
des FEises verstirkt den Windantrieb und erhoht die mittlere Eisdriftgeschwindigkeit;
zugleich vergroBert eine erhohte Rauhigkeit der Unterseite des Eises die Bremsreibung
im Ozean und hemmt die Eisdrift. Daraus ergeben sich die beiden, hier offen bleibenden
Fragen, welcher Effekt tiberwiegt und wie aus den Modellvariablen fiir deformiertes Eis
eine Prognose iiber die Beschaffenheit seiner Grenzflichen zum Ozean und zur Atmo-

sphére abgeleitet werden kann.

Die Simulation der Rauhigkeit und des Alters des Eises eroffnet also ein weites Spek-
trum der Vergleichsmoglichkeiten mit Beobachtungen sowie der Erweiterungen der
prognostischen Gleichungen des Modells. Die Anwendung des Zweiklassenmodells auf
die anderen mit Meereis bedeckten Regionen in Arktis und Antarktis ist ein sinnvoller

néchster Schritt.
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Anhang

Die Zeitseriendarstellungen geben fiir die Zeitachse den jeweiligen Tag im Jahr an. Die
folgende Tabelle ordnet die fortlaufend numerierten Tage eines Jahres den Monaten zu.

(Bei Schaltjahren tritt ab Mérz eine Verschiebung um einen Tag auf.)

Monat Tage pro Monat Tage im Jahr
Januar 31 | T 31
Februar 28 32 59
Mirz 31 60.......... 90
April 30 91........ 120
Mai 31 121...... 151
Juni 30 152...... 181
Juli 31 182......212
August 31 213......243
September 30 244......273
Oktober 31 274......304
November 30 305...... 334

Dezember 31 335...... 365
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