Dynamik, Rauhigkeit und Alter

des Meereises In der Arktis
Numerische Untersuchungen mit einem gro skaligen Modell

Dissertation

zur Erlangung des Doktorgrades der Naturwissenschaften
im Fachbereich Physik/Elektrotechnik der Universitat Bremen

-180°

.1000

Simuliertes Eisalter [Tage] im Februar 1987

Markus Harder

Alfred-Wegener-Institut (AWI)
fur Polar- und Meeresforschung

*

Bremerhaven, den 15. Januar 1996



Markus Harder

Alfred-Wegener-Institut (AWI) fur Polar- und Meeresforschung
- Sektion Physik 1 -

Am Handelshafen 12

Postfach 12 01 61

D - 27515 Bremerhaven

Deutschland

Die vorliegende Arbeit ist die inhaltlich unveranderte Fassung einer Dissertations-
schrift zur Erlangung des Doktorgrades der Naturwissenschaften (Dr. rer. nat.), die
im April 1996 von der Universitat Bremen im Fachbereich Physik/Elektrotechnik
angenommen wurde.



Inhaltsverzeichnis

Summary

Zusammenfassung

1 Meereis im Klimasystem

1.1
1.2
1.3
1.4
1.5

Komponenten des Klimasystems . . . . . . .
Klimafaktor Kryosphare . . . ... ... ..

Klimarelevante Transporte und Meereisdrift

Meereis in Klimamodellen . . ... .. ...
Beobachtungen und Modellveri kation . . .

2 Physik des Meereismodells

2.1
2.2
2.3
2.4
2.5

Kontinuumsnaherung . . . . . .. ... ...
Variablen des Meereismodells . . . . . . ..
Bilanzgleichungen . . . . . . ... ... ...
Dynamik und Impulsbilanz . . . . . . . . ..
Thermodynamik und Energiebilanz . . . . .

3 Rheologie

3.1
3.2
3.3
3.4
3.5
3.6

Beitrag der internen Krafte zur Eisdrift . . .
Interne Krafte in dynamischen Eismodellen .
Kinematik des Meereises . . . . . .. .. ..
Plastische Rheologie . . . . ... ... ...

Schlie ungshypothese und Ubergangsregime

Rheologieparameter . . . . . . ... .. ...

4 Antrieb und Numerik

4.1
4.2
4.3

Raumliche und zeitliche Diskretisierung . . .
Antrieb . . ... .o
Anfangsbedingungen . . . .. ... ... ..

5 Dynamik des Meereises im Standardmodell

5.1
5.2
5.3

Dicke und Ausdehnung der Eisdecke . . . . .
Drift und Kinematik des Meereises . . . . .
Krafte und Dynamik des Meereises . . . . .

3

19
19
20
21
22
25

35
35
36
37
39
42
45

49
49
49
54



INHALTSVERZEICHNIS

6 Die Rauhigkeit des Eises 81
6.1 ,Glattes\ und ,rauhes\ Eis. . . . . . .. ... ... ... ... 81
6.2 De nitionen der Eisrauhigkeit . . . . .. .. ... ... ... .. ... 82
6.3 Rauhigkeit in gro kaligen Eismodellen . . . .. .. ... ... .... 83
6.4 Prognostische Gleichung der Eisrauhigkeit . . . . .. ... ... ... 84
6.5 Modellergebnisse . . . ... ... ... .. ... ... 86
6.6 Vergleich mit Beobachtungen und Ausblick . . . . .. ... ... ... 90

7 Das Alter des Eises 97
7.1 ,Junges\ und ,altes\ Eis . . . . ... ... .. L oo 97
7.2 De nitiondes Eisalters . . . . .. .. ... ... ... 98
7.3 Prognostische Gleichung fur das Eisalter . . . .. ... ........ 99
7.4 Modellergebnisse . . . . . . .. 102
7.5 \Variationslaufe . . .. ... ... ... ... 106
7.6 Vergleich mit Beobachtungen . . . ... .. ... ... ........ 109
7.7 Diskussion und Ausblick . . . .. ... .o oo oo 110

8 Meereisexport durch die Framstra e 111
8.1 Rolle der Framstra e im Klimasystem . . . . . .. .. ... ...... 111
8.2 Simulation des Meereistransports durch die Framstra e . . . .. ... 112
8.3 Berechnung des Transports . . . . . . ... ... ... ... ...... 113
8.4 Simulationsergebnisse und Diskussion . . . . ... ... ... .. ... 113

9 Fazit und Ausblick 117
9.1 Fazit . . . . . . e 117
9.2 Ausblick . . .. ... . 118

A Formeln zur Luftfeuchtigkeit 119

B Tensoren in Meereisrheologien 121

Literaturverzeichnis 123

Danksagung 129



Summary

Sea ice strongly a ects the interactions between ocean and atmosphere in polar
regions, and is thereby important for the global circulation in the climate system.
A realistic description of sea ice must be found for its representation in climate
models for investigations of previous, actual, and possible future states of the climate.
This ph. D. thesis describes two essential extensions of actual sea ice models: The
roughness and the age of sea ice are introduced as two additional model variables that
can be used to verify the physical sea ice model with an extended set of observations.
This extended model is integrated for the 7-year period 1986{1992 and yields realistic
results in good agreement with the measurements.

1.

The introduction in the rst chapter explains the role of sea ice in the climate
system, its representation in climate models, and new options to verify the
physical models by comparisons with observed quantities.

. The second chapter describes the standard sea ice model, which is the starting

point for the introduction of additional variables.

An optimized non-linear viscous model of the internal forces in sea ice is pre-
sented in the third chapter. With this regime-function model, the step-like
distinction between linear-viscous and plastic behaviour of sea ice rheology
(Hibler, 1979) is replaced by a smooth, continuous transition between both
regimes.

Chapter four shows the time-dependend boundary conditions, based on a
seven-year atmospheric forcing eld, and the numerical implementation of the
physical model.

In chapter ve, the simulation results concerning the standard prognostic va-
riables (ice thickness, areal coverage, drift) are presented. They show good
agreement with the observations available. An investigation of the various
terms of the momentum equation of sea ice indicates those terms that are
negligible. This allows a signi cantly simpli ed representation of sea ice in
climate models.

. A new model of large-scale sea ice roughness is presented in the sixth chapter.

The simulated spatial pattern of sea ice roughness is in good agreement with
the observations. This quali es the sea ice roughness as an additional variable
to verify the model with observed quantities.
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7. Another new approach is the simulated age of sea ice described in the se-
venth chapter. Distinct spatial variations in good agreement with satellitebor-
ne SSM/I1-observations are found. In addition to sea ice roughness, the age
of sea ice is another new variable suitable for model veri cations based on
observations.

8. The variability of sea ice transport through Fram Strait is investigated in
the eighth chapter. The model prognoses are especially valuable because no
long-term measurements of this transport are actually available. A simulation
for a seven-year period shows that the strong uctuations in the wind eld
cause a high interannual variability of the sea ice export from the Arctic into
the Greenland Sea, which is identi ed as a possible cause of variations and
anomalies of the oceanic circulation in the North Atlantic, one of the most
important regions in the global climate system. This simulation results show
the strong coupling mechanisms between atmosphere, cryosphere, and ocean.

9. The ninth chapter summarizes the results and gives an outlook on the future
representation of sea ice in climate models.



Zusammenfassung

Meereis spielt fur die Austauschprozesse zwischen Ozean und Atmosphare und da-
mit fur die globale Zirkulation im Klimasystem eine wichtige Rolle. Daher mu fur
Klimamodelle, die zur Untersuchung heutiger, vergangener und moglicher kunfti-
ger Klimazustande eingesetzt werden, eine moglichst realistische Beschreibung des
Meereises gefunden werden. Gegenstand dieser Dissertation ist eine wesentliche Er-
weiterung bisheriger Meereismodelle: Die Rauhigkeit und das Alter des Eises werden
als prognostische Modellvariablen eingefuhrt, die im Vergleich mit Beobachtungen
zwei zusatzliche Gro en darstellen, anhand derer die physikalischen Modelle veri -
ziert werden konnen. Das erweiterte physikalische Modell wird in einer numerischen
Simulation fur die Arktis uber den siebenjahrigen Zeitraum 1986{1992 angewendet
und liefert realistische Ergebnisse in guter Ubereinstimmung mit den vorliegenden
Beobachtungen.

1. Die Einleitung im ersten Kapitel zeigt die Rolle des Meereises im Klimasystem,
Stand und Probleme ihrer gegenwartigen Berucksichtigung in Klimamodellen
und die Moglichkeiten, mit zusatzlichen beobachtbaren Gro en die physikali-
schen Modelle besser zu veri zieren.

2. Das zweite Kapitel stellt die Physik des Meereismodells hinsichtlich der Stan-
dardvariablen Eisdicke, -ausdehnung und -drift dar, die den Ausgangspunkt
fur die Beschreibung zusatzlicher Gro en bildet.

3. Ein optimiertes nichtlinear-viskoses Modell der internen Krafte im Eis wird im
dritten Kapitel vorgestellt. Der in den bislang verwendeten Modellen (Hibler,
1979) auftretende sprunghafte Ubergang zwischen linear-viskosem und plasti-
schem Verhalten des Meereises wird durch Einfuhrung einer Regimefunktion,
die einen kontinuierlichen Ubergang beschreibt, vermieden.

4. Die zeitabhangigen Randbedingungen des Modells, basierend auf einem sieben-
jahrigen atmospharischen Antriebsfeld, sowie die numerische Umsetzung der
physikalischen Gleichungen werden im vierten Kapitel gezeigt.

5. Die im funften Kapitel dargestellten Simulationsprognosen fur die Standardva-
riablen belegen, da in dem Ausgangsmodell Eisdicke, -ausdehnung und drift
realistisch vorhergesagt werden. Durch Untersuchung der einzelnen Terme in
der Impulsbilanz fur das Eis wird gezeigt, welche Terme vernachlassigt werden
konnen, wodurch eine wesentlich einfachere Berucksichtigung des Meereises in
Klimamodellen moglich wird.
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6. Das sechste Kapitel beschreibt ein neues Modell zur gro skaligen Simulati-
on der Eisrauhigkeit und zeigt an den Simulationsergebnissen, da ein aus-
gepragtes raumliches Verteilungsmuster in guter Ubereinstimmung mit Me -
daten prognostiziert wird. Mit der Eisrauhigkeit steht somit eine zusatzliche
Gro e zur Eichung des Modells an Beobachtungen zur Verfugung.

7. Ein ebenfalls neuer Ansatz ist die im siebten Kapitel dargestellte Simulation
des Eisalters. Auch hier kann eine deutliche raumliche Struktur in der Vertei-
lung des simulierten Eisalters festgestellt werden, die gut mit Satellitenbeob-
achtungen ubereinstimmt. Neben der Eisrauhigkeit ist das Eisalter eine weitere
Modellvariable, die zur Modellveri kation anhand von Messungen geeignet ist.

8. Die Variabilitat des Meereistransports durch die Framstra e in die Gronland-
see wird im achten Kapitel untersucht. Die Modellprognosen dieses fur das
Klimasystem wichtigen Transports sind insbesondere deshalb wertvoll, weil
bislang keine kontinuierlichen, langjahrigen Messungen dafur vorliegen. Die
Simulation uber sieben verschiedene Jahre zeigt, da das stark uktuierende
Windfeld eine hohe interannuale Variabilitat des Meereistransports erzeugt,
die erhebliche Variationen in der ozeanischen Zirkulation bewirken kann. In
diesem Modellergebnis wird der enge Zusammenhang der Klimakomponenten
Atmosphare{Meereis{Ozean deutlich.

9. Das neunte Kapitel zieht ein Fazit und gibt einen Ausblick auf die zukunftige
Berucksichtigung des Meereises in globalen Klimamodellen.



Kapitel 1

Meereis Im Klimasystem

1.1 Komponenten des Klimasystems

Das Klimasystem der Erde enthalt Atmosphare, Ozeane, Biosphare und Kryosphare
als wichtigste Komponenten, die auf vielfaltige Weise miteinander verbunden sind.
Wasser, das 70% der Erdober ache bedeckt, spielt in diesem System eine entschei-
dende Rolle und pragt die Umwelt dieses Planeten auf allen raumlichen und zeitli-
chen Skalen. Die gro skaligen Transporte von Warme erfolgen zu etwa gleich gro en
Teilen in den Fluiden Ozean und Atmosphare, wobei die in der Luftfeuchtigkeit
gespeicherte latente Warme einen wichtigen Beitrag liefert. Diese Warmetranspor-
te im globalen Klimasystem tragen entscheidend zu den gegenwartigen Umwelt-
und Lebensbedingungen bei. Im Mittel ndet ein Transport von Warme aus den
aquatorialen in die polaren Regionen statt. Ein wichtiges Beispiel hierfur ist der
Golfstrom, der das moderate Klima Mittel- und Nordeuropas gewahrleistet und ein
Zufrieren der Nordsee im Winter verhindert. Das Beispiel Golfstrom macht deutlich,
da die Umweltbedingungen an einem Ort nicht nur lokal erzeugt werden, sondern
auf Transporten beruhen, die sich uber die ganze Erde erstrecken. Die verschiede-
nen Meeres- und Luftstromungen und die damit erfolgenden Transporte sind in der
globalen Zirkulation miteinander verbundene Phanomene.

Ozean und Atmosphare be nden sich in intensivem Austausch von Energie und
Sto en miteinander. Die Sonneneinstrahlung heizt insbesondere in den Tropen die
Ozeanober ache auf, wobei Wasser verdunstet und latente wie sensible Warme vom
Ozean an die Atmosphare abgegeben wird. Die feuchte, warme Luft steigt auf und
bildet Wolken, die sich anderenorts niederschlagen. Im globalen Mittel ndet uber
den Ozeanen eine Nettoverdunstung statt, die uber Landregionen wieder abregnet.
Die latente Warme durch Verdunstung bzw. Niederschlag von Wasser macht nach
der Schatzung von Gill (1982) drei Viertel des konvektiven Warmetransports in
der Atmosphare aus. Das Wasser zirkuliert in diesem hydrologischen Zyklus also
bestandig durch die verschiedenen Spharen des Klimasystems. Die Bedingungen an
den Ubergangs achen zwischen den Klimakomponenten sind fur diese Zirkulation
von entscheidender Bedeutung.
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1.2 Klimafaktor Kryosphare

Bedingt durch den Abstand Erde{Sonne tritt bei den auf der Erde vor ndlichen
Temperaturen Wasser in allen drei Aggregatzustanden auf: als Gas, als Flussigkeit
und als Festkorper. Das meiste Wasser existiert in ussiger Form in Ozeanen, Mee-
ren, Seen und Flussen. In der Atmosphare be ndet sich Wasser zum Teil als Gas
(Luftfeuchtigkeit), in Form von Wolken aber auch als Kondensat in ussigem oder
festem Zustand, die als Regen, Hagel oder Schnee niederschlagen konnen.

Als Kryosphare bezeichnet man im Klimasystem Wasser in gefrorener Form. Die
in mittleren Breiten augenfalligste Form gefrorenen Wassers ist der Schnee, der als
Niederschlag aus der Atmosphare fallt und im Winter weite Landstriche bedeckt.
Wahrend in den meisten Regionen der im Winter gefallene Schnee in Fruhjahr und
Sommer wieder schmilzt, kann der Schnee in einigen kalten Landregionen (insbeson-
dere Antarktis, Gronland und Hochgebirgsregionen) uber Tausende von Jahren zu
dicken Eisschilden und Gletschern akkumulieren, in denen er sich unter dem Druck
seines eigenen Gewichts in Eis umwandelt.

Ein anderer Bestandteil der Kryosphare ist das Meereis, das durch Gefrieren
von Wasserober achen entsteht. Das winterliche Zufrieren von Seen und Flussen ist
Nordeuropaern ein vertrautes Phanomen, das insbesondere fur die Schi ahrt von
Bedeutung ist. Auf den polaren Ozeanen spielt sich dieses Ereignis regelma ig auf
riesigen Flachen ab.

In polaren Regionen kuhlt die kalte Atmosphare die Ozeanober ache bis zum Ge-
frierpunkt ab, so da sich Meereis auf dem Ozean bildet. Dieses Meereis ist eine bis
zu mehreren Meter dicke Schicht, die gegenwartig mit einer mittleren horizontalen
Ausdehung von rund 20 Millionen Quadratkilometern etwa 4% der Erdober ache
bedeckt (Gill, 1982). Im Verlauf der Erdgeschichte! unterlag die Meereisausdehn-
ung einer sehr starken Variabilitat: In manchen Perioden war der arktische Ozean
ganzjahrig eisfrei, wahrend in den Eiszeiten eine Vereisung der polaren Regionen bis
in mittlere Breiten (Nordeuropa) stattfand. Meereis ist also ein wichtiges Klimasi-
gnal, das sensibel auf Klimaveranderungen reagiert. Zugleich ubt es in mehrfacher
Weise ursachlichen Ein u auf das Klimasystem aus:

Da die Sonneneinstrahlung den entscheidenden Antrieb des Klimasystems dar-
stellt, ist die Frage wichtig, wieviel der eingestrahlten Sonnenenergie von der
Erde absorbiert wird. Wahrend der relativ dunkle Ozean etwa 90% der Son-
neneinstrahlung absorbiert, nimmt das fast wei e Meereis nur rund 20% der
eingestrahlten Energie auf. Durch eine Schneeau age wird das Ruckstreu-
vermogen des Meereises noch gesteigert. Die Ober acheneigenschaft des an
der Meeresober ache gefrorenen Eises ist hier durch die als Niederschlag ge-
fallene Schneedecke bestimmt. Dieses Beispiel verdeutlicht die enge Kopplung
der Klimakomponenten Ozean und Atmosphare.

Ein weiterer, wichtiger E ekt des Meereises ist die isolierende Wirkung im
Warmeaustausch zwischen Ozean und Atmosphare. Gerade in polaren Regio-

1Geologische Untersuchungen der Sedimentablagerungen am Ozeanboden geben Aufschlu uber
Schwankungen der Meereisdecke in fruheren erdgeschichtlichen Zeitraumen.
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nen ist die Temperaturdi erenz zwischen dem Ozean, der die Gefrierpunkt-
temperatur besitzt, und der Atmosphare, die beispielsweise am Nordpol im
Winter kalter als 30 C ist, sehr gro . Der Warme u vom Ozean in die
Atmosphare kann hier mehrere hundert Watt pro Quadratmeter annehmen.
Bereits eine dunne Meereisdecke modifziert den Austausch latenter und sensi-
bler Warme zwischen Ozean und Atmosphare erheblich; eine dicke, kompakte
Eisdecke kann den Warme u sogar um zwei Gro enordnungen verringern.

Durch einen ,,Deckel\ von Meereis auf der Ozeanober ache wird auch der
Impulseintrag aus der Atmosphare in den Ozean modifziert. Die Gro e der
Schubspannung, die ein gegebenes Windfeld auf den Ozean ausubt, hangt von
der Rauhigkeit der Ozeanober ache ab, die bei eisfreiem Zustand hauptsach-
lich durch Art und Hohe der Ober achenwellen bestimmt ist. Eine Eisdecke
verandert die Ober achenbeschaffenheit des Ozeans und damit die E zienz
des Impulseintrags aus der Atmosphare in den Ozean erheblich. Je rauher die
Eisdecke ist, deren Kiele und Segel relativ weit in die ozeanische bzw. atmo-
spharische Grenzschicht hineinreichen konnen, umso intensiver ist die dynami-
sche Ankopplung des Ozeans an den atmospharischen Antrieb. Dieser Ein u
der Eisrauhigkeit auf den Impulsaustausch zeigt, da zur Beschreibung der
Klimakomponente Meereis neben der Eisdicke weitere Variablen erforderlich
sind, die bislang nicht befriedigend modelliert werden konnten.

Starke Sturme verursachen Deformationen der Eisdecke. Ein Teil der kineti-
schen Energie aus der Atmosphare geht hier in mechanische Arbeit, die beim
Aufbrechen der Eisdecke, dem Aufturmen von Pre eisrucken und dem Uberein-
anderschieben der Schollen verrichtet wird. Durch diese Deformationsprozesse
wird der verbleibende Energieeintrag, der aus der Atmosphare in den Ozean
(statt in das Eis) gelangt, reduziert.

Beim Gefrieren von Meereis aus Meerwasser wird ein Kleiner Anteil des Salzes
im Eis eingeschlossen, wahrend der uberwiegende Teil im Ozean verbleibt. Ty-
pischerweise betragt der Salzgehalt von Meereis nur rund ein Sechstel des Wer-
tes des Ozeans, so da Meereis fur die ozeanische Zirkulation praktisch Su was-
ser darstellt. Das beim Gefrieren von Meereis in die Deckschicht freigesetz-
te Salz erhoht deren Dichte. Kombiniert mit der Abkuhlung der Deckschicht
durch die kalte Atmosphare entstehen in polaren Regionen an der Ozeanober-

ache so schwere Wassermassen, da die Dichteschichtung des Ozeans instabil
wird und das schwere Ober achenwasser absinkt, zum Teil bis zum Boden
des Ozeans. Durch diesen Absinkproze gelangt Wasser, das an der \Wasser-
ober ache mit der Atmosphare in Kontakt stand und dabei Sauersto und
andere Substanzen aufnahm, in die Tiefe. Die fur das Absinken erforderli-
che hohe Dichte kann nur durch die Kombination von Salzfreisetzung und
Abkuhlung erreicht werden, die nur in wenigen, polaren Regionen (Weddell-
meer, Gronlandsee) auftritt. Das in den Polargebieten gefrorene Meereis spielt
daher eine entscheidende Rolle fur den Antrieb der globalen Ozeanzirkulation.
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Wahrend Gefrieren von Meereis die ozeanische Dichteschichtung destabilisiert
und Konvektion anregt, bewirkt Schmelzen des Meereises einen Su wasser u
in die Deckschicht, der die Schichtung stabiliert und Konvektion entgegen-
wirkt. Das Ausma der beiden Prozesse Gefrieren und Schmelzen variiert mit
der Jahreszeit: Im Winter wird Eis gefroren, im Sommer geschmolzen. Fur den
Ozean ist ebenso wichtig, in welcher Region dies statt ndet. Da das Eis sich im
manchmal mehrere Jahre dauernden Zeitraum zwischen seiner Entstehung und
seinem endgultigen Schmelzen uber Strecken von mehreren tausend Kilome-
tern bewegen kann, kommt den mit der Eisdrift erfolgenden Transporten von
Su wasser und negativer latenter Warme eine wichtige Rolle im Klimasystem
Zu.

1.3 Klimarelevante Transporte und Meereisdrift

Windantrieb und Ozeanstromungen bewirken die Drift, d. h. den Transport des Mee-
reises. Dadurch bildet sich uber langere Zeitraume ein raumliches Muster von Re-
gionen mit einem Nettogefrieren bzw. -schmelzen aus. Wird in einem Gebiet Meereis
gefroren und dann durch die Eisdrift exportiert, so entsteht in dieser Region wieder
0 enes Wasser, das in intensivem Kontakt mit der kalten Atmosphare steht und
weiteres Gefrieren von Meereis erlaubt. Auf der Nordhalbkugel ndet dieser Proze
hauptsachlich uber den eurasischen Schelfgebieten nordlich Sibiriens statt. In der
zentralen Arktis wird ebenfalls Meereis gefroren, aber in geringerem Ma e, da das
dort be ndliche dicke Eis den Warmeverlust des Ozeans an die Atmosphare deutlich
reduziert.

Die raumliche Trennung von Gefrier- und Schmelzregionen wird anhand Abb. 1.1
deutlich, die die mittlere Eiswachstumsrate der sieben Jahre 1986{1992 in der Simu-
lation zeigt. Die Eiswachstumsrate gibt an, wieviel Meter Eis pro Jahr im langjahri-
gen Mittel lokal gefroren werden. Negative Werte indizieren Schmelzen des Eises.
Die deutlich erkennbare dipolartige Struktur mit Gefrieren von Meereis nordlich Si-
biriens und Schmelzen in der Gronlandsee wird durch den bestandigen Transport
von Meereis aus Gefrierregionen in Schmelzgebiete aufrechterhalten.?

Mit der Eisdrift wird Meereis in niedrigere Breiten transportiert, in denen es lokal
aufgrund der hoheren Sonneneinstrahlung und Lufttemperatur gar nicht oder in weit
geringerem Ausma gebildet wird. Hier spielt insbesondere der Export von Meereis
aus der Arktis durch die Framstra e in die Gronlandsee eine wichtige Rolle, die
in Kapitel 8 untersucht wird. Das aus der Arktis in die Gronlandsee transportierte
Meereis schmilzt dort und stellt einen erheblichen Flu von Su wasser und negativer
latenter Warme in den Nordatlantik dar, durch den die gesamte Zirkulation des
atlantischen Ozeans und daruber die globalen Warmetransporte, insbesondere der
fur das nordeuropaische Klima wichtige Golfstrom, beein u t werden.

2Ein ahnliches Muster ist auch in der Antarktis zu nden (Fischer, 1995; Harder, 1994).
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1.4 Meereis in Klimamodellen

Gegenwartige Klimamodelle enthalten in der Regel die beiden Komponenten Ozean
und Atmosphare. Das an der Grenz ache dieser beiden Fluide auftretende Meereis
ist darin entweder gar nicht oder nur rudimentar® berucksichtigt. Mit solchen Mo-
dellen konnen die Polargebiete nicht realistisch simuliert werden, da der Ein u der
Eisdecke auf die Wechselwirkung zwischen Ozean und Atmosphare dort auf keinen
Fall vernachlassigt werden kann. Ein Beispiel hierfur sind die in Kapitel 4 gezeig-
ten drastischen Fehler, die das ECMWF-Atmospharenmodell in den Prognosen der
Lufttemperatur uber eisbedeckten Gebieten enthalt.

Die Auswirkungen der Meereistransporte beschranken sich aber nicht auf die
polaren Regionen, sondern haben weitaus umfassendere Auswirkungen. Ein Ozean-
modell des Nordatlantiks, der eine der gro ten und wichtigsten klimarelevanten Re-
gionen darstellt, kann ohne eine Berucksichtigung des betrachtlichen Meereisimports
durch Framstra e und Gronlandsee keine realistische Beschreibung der Natur geben.

Eine sehr einfache Behandlung des Meereises in Ozeanmodellen kann darin be-
stehen, die Transporte oder Produktionsraten des Eises als feste Randbedingung
vorzugeben. Grundlage hierfur sind an Beobachtungen geeichte Meereismodelle, die
die entsprechenden Werte der Flusse liefern (Kapitel 8). Sollen fur Klimaszenarien
Simulationen mit erheblich variierenden Klimabedingungen durchgefuhrt werden,
so kann jedoch nicht mehr von konstanten Transporten und Produktionsraten des
Meereises ausgegangen werden: Bei deutlich steigenden/fallenden Lufttemperaturen
nimmt die Eisdecke erheblich ab/zu, und das gesamte Muster der globalen ozea-
nischen und atmospharischen Zirkulation kann sich andern. Zur Simulation dieser
Szenarien ist ein gekoppeltes Ozean-Meereis-Atmospharen-Modell erforderlich.

Hier kla t derzeit eine gro e Lucke: Auf der einen Seite gibt es Ozean-Atmospha-
ren-Modelle, in denen Meereis allenfalls mit sehr groben Vereinfachungen enthalten
ist. Auf der anderen Seite gibt es physikalisch fundierte und an den verfugbaren
Beobachtungen getestete Meereismodelle?, die aber bislang nur in wenigen Fallen
mit Ozean- und Atmospharenmodellen gekoppelt wurden.

Ein wesentlicher Grund hierfur ist die Diskrepanz zwischen dem nicht unbetracht-
lichen Aufwand, mit dem realistische Meereismodelle die Eisdecke simulieren, und
der schon durch die Rechenzeit gegebenen Einschrankung in Klimamodellen, da ei-
ne moglichst einfache Beschreibung der Natur gefunden werden mu . Die im Rahmen
dieser Arbeit durchgefuhrte Untersuchung, welche Prozesse und Terme der Eisdy-
namik gro skalig wesentlich oder aber vernachlassigbar sind (Kapitel 5), soll einen
Beitrag dazu leisten, die Integration des Meereises in gekoppelte Ozean-Atmosphare-
Modelle zu fordern.

3In Ozeanmodellen darf die Deckschichttemperatur nicht unter den Gefrierpunkt sinken. Diese
Begrenzung stellt ein Meereis,,modell\ einfachster Art dar.

“Die fur gro skalige Meereismodelle grundlegenden Arbeiten stammen von Hibler (1979) zur
Dynamik, von Semtner (1976) und Parkinson und Washington (1979) zur Thermodynamik.
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1.5 Beobachtungen und Modellveri kation

Es gibt mittlerweile eine ganze Reihe mehr oder weniger komplizierter Meereis-
modelle, die sich in ihren Prognosen z. T. betrachtlich unterscheiden. Jedes dieser
Modelle enthalt empirische Parameter, von denen die Simulationsergebnisse signi -
kant abhangen. Sowohl fur die Parametereinstellung der einzelnen Modelle wie auch
fur deren Vergleich untereinander ist ein Veri kationsdatensatz an Beobachtungen
erforderlich. Die Gro en, anhand derer die Modelle geeicht werden, mussen sowohl
im Modell als auch in den Messungen bestimmt werden konnen.

Im Vergleich mit den Klimakomponenten Ozean und Atmosphare ist der Be-
obachtungsdatensatz fur das Meereis relativ gut: Das an der Grenz ache Ozean{
Atmosphare existierende Meereis kann im wesentlichen als ein zweidimensionales
Medium beschrieben werden, das sich in die beiden horizontalen Dimensionen er-
streckt. Die horizontale Ausdehnung des Meereises kann achendeckend und kontinu-
ierlich mit Satelliten beobachtet werden (Abb. 1.3). Regelma ig ausgesetzte Drift-
bojen liefern Auskunft uber die Eisdrift in Form einzelner Trajektorien. Die aus
Bojendaten gewonnene Information uber das Driftgeschwindigkeitsfeld hat jedoch
nicht die raumliche Au osung, die zur zuverlassigen Berechnung horizontaler Gra-
dienten der Eisdrift erforderlich ist. Mit neuesten Fernerkundungsmethoden, fur die
Stern et al. (1995) ein Beispiel geben, wird es kunftig moglich sein, auch die Eisdrift

achendeckend, kontinuierlich und mit hoher Au osung zu beobachten.®

Die Bestimmung der Eiseigenschaften in der vertikalen Dimension, insbesonde-
re der Eisdicke, gestaltet sich wesentlich schwieriger, da diese Gro en nicht mit
Fernerkundungsverfahren bestimmbar sind. Fur die Eisdicke liegen Messungen von
Echoloten auf U-Booten und ozeanographischen Verankerungen sowie von Laseral-
timetern auf Helikoptern und Flugzeugen vor. Diese Messungen sind naturgema
raumlich und zeitlich begrenzt und liefern erst in vielfacher Wiederholung ein raum-
lich und saisonal variierendes Verteilungsmuster. Die interannuale Variabilitat der
Meereiseigenschaften kann bei einer Mittelung uber aus mehreren Jahren stammen-
den Messungen nur schwer festgestellt werden (Barry et al., 1993). Gleichwohl sind
auch die stichprobenartigen Beobachtungen der Eisdicke (z. B. Bourke und McLa-
ren, 1992; Wadhams, 1992; Eicken et al., 1994) ein wichtiger Beitrag zur Eichung
der Modelle, zumal die zahlreichen, uber Jahrzehnte immer wiederholten Messun-
gen auf Expeditionen und Driftstationen zumindest uber den mittleren Zustand
und saisonalen Zyklus der Eisdecke Auskunft geben. Neben Eisausdehnung, -drift
und -dicke sind weitere, die Eisdecke charakterisierende Gro en wie Rauhigkeit und
Eisalter physikalisch relevant. Die Rauhigkeit des Eises (Kapitel 6) bestimmt die
Intensitat des Impulsaustausches zwischen Ozean und Atmosphare, und je nach
Alter des Eises (Kapitel 7) unterscheiden sich seine Eigenschaften wie Salzgehalt,
Porositat, Bruchfestigkeit.

Auch fur den Vergleich der Meereismodelle mit Beobachtungen ist es erforderlich,

SDie Alaska SAR Facility berechnet aus SAR-Aufnahmen des seit 1991 eingesetzten ERS-1-
Satelliten Geschwindigkeitsfelder der Eisdrift, die alle drei Tage mit einer raumlichen Au osung
von 5km zur Verfugung stehen (Stern et al., 1995). Die Auswertung dieser Fernerkundungsdaten
ist bislang noch unvollstandig, wird aber in naher Zukunft operationell durchgefuhrt werden.
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zusatzliche Gro en zu nden, anhand derer dieser Vergleich vollzogen werden kann.
Wichtige Fragen sind insbesondere: Wurde das Eis in einer Region lokal gefroren,
oder wurde es aus entfernten Gebieten importiert? Entstand das dicke Eis durch
thermodynamisches Wachstum oder durch Kompression bereits vorhandenen Eises?
Die Gro en Rauhigkeit und Alter leisten einen Beitrag zur Beantwortung dieser Fra-
gen. Mit ihnen kann nicht nur der aktuelle Zustand der Eisdecke beschrieben werden,
sondern auch eine Information uber die Geschichte des Eises gewonnen werden. Die-
se Gro en sind als Eigenschaften der Eisober ache mit Fernerkundungsverfahren
achendeckend beobachtbar und daher fur die Modellveri kation gut geeignet.

Rauhigkeit und Alter des Eises sind zweidimensional-horizontal bestimmbare
Eigenschaften des Eises, die indirekt auch Aufschlu uber die vertikale Struktur
der Eisdecke geben: Rauhes Eis besteht aus ubereinandergeschobenen Fragmenten
und ist dementsprechend dick, und altes Eis besitzt aufgrund der Schmelzprozesse,
denen es im Sommer ausgesetzt war, ein deutlich anderes Salzgehaltspro | als neu
gefrorenenes Eis. Indirekt kann mit den zusatzlichen Gro en Rauhigkeit und Eisalter
in Beobachtung und Simulation eine weit umfassendere Beschreibung des Zustands
der Eisdecke erzielt werden, als sie allein mit den Standardvariablen Eisausdehnung
und -drift gegeben ist.
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Abbildung 1.1: Eiswachstumsrate [m/a] im Mittel des Zeitraums 1986 { 1992. Posi-
tive Werte zeigen Gefrieren, negative Schmelzen des Eises an. Die starkste Meereis-
produktion ndet uber den eurasischen Schelfgebieten statt, wahrend das Schmelzen
hauptsachlich in der Gronlandsee geschieht. Die raumliche Trennung von Gefrier-
und Schmelzgebieten wird durch den Transport des Meereises im Transpolaren Drift-
strom und weiter durch die Framstra e aufrechterhalten.
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[ Meereis im Klimasystem ]

Sonnensystem
Solarstrahlung
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Abbildung 1.2: Meereis im Klimasystem: Meereis bildet sich an der Ober ache der
polaren Ozeane und modi ziert die Wechselwirkung zwischen Ozean und Atmo-
sphare. Das thermodynamische Schmelzen und Gefrieren des Meereises ist durch
eine Energiebilanz bestimmt, in die Sonneneinstrahlung, thermische Abstrahlung so-
wie atmospharische und ozeanische Warme usse eingehen. Windantrieb und Ozean-
stromung verursachen die Drift des Meereises, die durch eine Impulshilanz beschrie-
ben wird.
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( Erkundung des Meereises J

Satelliten-Fernerkundung
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Abbildung 1.3: Beobachtungsmethoden der Eiserkundung: Mit satellitengestutzten
Mikrowellensensoren kann die Ausdehnung, das Alter und die Rauhigkeit des Eises
auch bei wolkenbedecktem Himmel gemessen werden. Im Eis verankerte Driftbojen
geben Auskunft uber die Eisdrift und damit uber die gro skaligen Transporte von
Su wasser und latenter Warme. Eisdicke und -rauhigkeit konnen mit Echoloten an
Verankerungen und mit luftgestutzten Laseraltimetern bestimmt werden.



Kapitel 2

Physik des Meereismodells

2.1 Kontinuumsnaherung

Eine der wichtigsten Rollen des Meereises im Klimasystem ist die Modi kation des
Warme usses vom Ozean in die Atmosphare in polaren Regionen. Uber o enem
Wasser kann dieser Warmeaustausch um einen Faktor von mehr als 100 gro er sein
als uber Meereis, so da die Gesamtausdehnung der Eisdecke, ihre raumliche Lage
sowie der Anteil der Flachen o enen Wassers darin die wichtigsten klimarelevanten
Gro en des Meereises sind. Sofern die Eisdecke kompakt ist, kommt ferner der Dicke
des Meereises Bedeutung zu, da diese dann die regulierende Gro e des Warme usses
durch das Eis ist. Unter dem Aspekt der Klimarelevanz des Meereises sind also die
gro skalig gemittelten Eigenschaften des Meereises von Interesse, die nicht mit den
kleinskaligen Eigenschaften des Meereises identi ziert werden konnen.

Kleinskalig betrachtet besteht das Meereis aus einzelnen Schollen?, die sich wie
separate, miteinander wechselwirkende Korper verhalten. Gro skalige Modelle be-
trachten die gemittelte Wirkung einer gro en Anzahl Eisschollen auf die atmosphari-
schen und ozeanischen Prozesse in einer Region, die raumlich wesentlich gro er als
die typische Ausdehnung einer Eisscholle ist. Fur das Klimasystem ist nicht die
Form und Position einer einzelnen Eisscholle relevant, sondern z. B. die Frage, wel-
cher Anteil der Meeresober ache von Eis bedeckt ist. Dazu de niert man die sog.
Eiskonzentration (den Flachenbedeckungsgrad) als horizontales Mittel

Yy

1
A=_— 1(x;y) dxdy (2.1)
FR R
uber die eisbedeckten Flachen einer raumlichen Region R der Flache
zz
Fr = ldxdy (2.2)
R

Der Wert des Eisindikators 1(x;y) ist als 1 de niert, wenn der Punkt (X;y) von
Meereis bedeckt ist, anderenfalls als 0.

! Diese Schollen sind von unterschiedlicher Dicke, Flache, Zusammensetzung und sind in sich in-
homogen. Jede Scholle ist ein Gemisch aller drei Phasen des Wassers, in dem sich weitere chemische
Substanzen und biologische Organismen be nden.



20 KAPITEL 2. PHYSIK DES MEEREISMODELLS

Die Kontinuumshypothese besteht nun in der Annahme, da gro skalig gemittelte
Gro en wie die Eiskonzentration stetige und beliebig oft di erenzierbare Funktio-
nen des Ortes und der Zeit sind. Diese Hypothese beruht darauf, da in gemittelte
Gro en wie die Eiskonzentration eine gro e Anzahl kleiner, einzelner Objekte (Eis-
schollen) eingeht, deren jeweilige raumliche Ausdehnung wesentlich kleiner als die
der betrachteten Region ist.?

Fur gro skalige Meereismodelle stellt die Kontinuumshypothese eine gute Nahe-
rung dar. Eine typische Gitterzelle eines gro skaligen Meereismodells besitzt eine
Lange von 100km und somit eine Flache von 10*km?. Diese Langenskala ist zum
einen klein genug, um die gesamten eisbedeckten Regionen der Erde in der Gro en-
ordnung von 10’km? mit mehreren tausend Gitterzellen au osen zu konnen, ande-
rerseits gro genug, um die typische Ausdehnung von Eisschollen im Bereich von
einigen Quadratmetern bis Quadratkilometern um Gro enordnungen zu uberstei-
gen.

Analog zur Eiskonzentration de niert man weitere Variablen wie das Eisvolumen
pro Flache und den Vektor der Eisdriftgeschwindigkeit, die hier stets als horizontales
Mittel uber die Region einer Modellgitterzelle zu verstehen sind.

2.2 Variablen des Meereismodells

Die raumlich und zeitlich variablen Gro en zur Beschreibung des Meereises in diesem
gro skaligen Modell sind:

Eisvolumen pro Flache, h

Das Eisvolumen pro Flache hat die Dimension einer Lange und gibt die uber
die gesamte horizontale Ausdehnung der Gitterzelle gemittelte vertikale Eis-
dicke an. Anschaulich ist h die Dicke, die das Eis besa e, wenn es homogen
uber die gesamte Gitterzelle verteilt ware.

Schneevolumen pro Flache, hg

Das Schneevolumen pro Flache ist analog zum Eisvolumen pro Flache de -
niert und gibt die uber die gesamte horizontale Ausdehnung der Gitterzelle
gemittelte vertikale Schneedicke an.

Bedeckungsgrad (Eiskonzentration), A

Der Bedeckungsgrad (die Eiskonzentration) gibt den Flachenanteil der Git-
terzelle an, der von Eis bedeckt ist. Sein Wert wird als eine dimensionslose
Zahl zwischen 0 und 1 (bzw. 0% und 100%) angegeben. Wahrend h und hg
das Eis- bzw. Schneevolumen auf die Flache der gesamten Gitterzelle bezie-
hen, lassen sich mithilfe des Bedeckungsgrads A die Erwartungswerte der Eis-
schollendicke h=A und der Schneedicke hs=A allein im eisbedeckten Teil der

2Im idealisierten Kontinuumsmodell gehen in das Mittel unendlich viele Objekte unendlich
kleiner Ausdehnung ein.
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Gitterzelle berechnen.?

Eisdriftgeschwindigkeit, u

Der Vektor u beschreibt die horizontale Driftgeschwindigkeit des Eises auf der
Meeresober ache.

2.3 Bilanzgleichungen

Ausdehnung und Eigenschaften der polaren Meereisdecke sind im wesentlichen durch
zwei Prozesse bestimmt:

Thermodynamisches Wachstum

Das thermodynamische Wachstum, worunter hier neben Gefrieren stets auch
Schmelzen (negatives Wachstum) zu verstehen ist, ist die Quelle und Sen-
ke des Meereises. Meereis entsteht, wenn die kalte Atmosphare der polaren
Regionen die ozeanische Deckschicht bis auf den Gefrierpunkt abgekuhlt hat
und ihr weiter Energie entzieht, die dann aus dem Phasenubergang gewon-
nen wird. Analog ist das Schmelzen des Meereises dadurch bestimmt, da die
Atmosphare dem Eis soviel Energie zufuhrt, da es sich bis zur Gefrierpunkt-
temperatur erwarmt und weitere Energiezufuhr in den Phasenubergang des
Schmelzens geht. Die Beschreibung des thermodynamischen Wachstums des
Eises beruht also auf einer Energiebilanz der Grenz ache Ozean-Atmosphare:
Das thermodynamische Eiswachstum ist durch den Nettoenergieeintrag in die
ozeanische Deckschicht bestimmt. Ist der Nettoenergieeintrag gleich Null, so
ist das Eisvolumen eine Erhaltungsgro e.

Advektion

Die Advektion, der Transport des Eisvolumens mit der Eisdrift, modi ziert die
raumliche Verteilung des Eisvolumens wesentlich und erzeugt das raumliche
Verteilungsmuster der Eiswachstumsrate (Abb. 1.1). Die Eisdriftgeschwindig-
keit ergibt sich aus einer Impulsbilanz, die sich unter Vernachlassigung der
Tragheit des Meereises zu einer Kraftebalance vereinfacht (Kapitel 5.3).

Die zeitliche Entwicklung der prognostischen Variablen mittlere Eisdicke, mitt-
lere Schneedicke und Eiskonzentration wird durch explizite Bilanzgleichungen be-
schrieben:

@@_rt'+r (uh) = S, (2.3)

3Gelegentlich wird die Frage gestellt, warum in der hier verwendeten Notation die in die ther-
modynamischen Berechnungen eingehende Eisdicke h=A nicht selbst eine Variable ist, sondern aus
den Gro en h und A abgeleitet wird. Der historische Grund liegt darin, da die von Hibler (1979)
eingefuhrte Gro e des Eisvolumens pro Flache, h, direkt in die Impulsbilanz fur die Eisdynamik
eingeht.
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Ohs

T (uhs) = S (2.4)
@@—?+r (UA) = Sa (2.5)

Diese Bilanzgleichungen 2.3 { 2.5 haben auf der linken Seite die Form einer Kon-
tinuitatsgleichung, wobei der erste Term die lokale zeitliche Anderung und der zweite
Term die Advektion, den Ein- und Ausstrom von Eis im horizontalen Austausch be-
nachbarter Regionen, reprasentiert.* Die S-Terme auf der rechten Seite beschreiben
die Quellen und Senken der prognostischen Variablen. Sind diese Quellterme gleich
Null, so sind die prognostischen Variablen Erhaltungsgro en.

Im Unterschied zum Meereismodell Hiblers (1979) enthalten die hier verwendeten
Bilanzgleichungen 2.3 { 2.5 keine explizite Di usion. Die Di usion in Hiblers Modell
beschreibt keinen physikalischen Proze , sondern ist nur aus Grunden der numeri-
schen Stabilitat eingefuhrt worden. Diese kunstliche Di usion ist aufgrund des von
Hibler (1979) zur numerischen Losung der Advektionsgleichung verwendeten Sche-
mas zentraler Di erenzen® erforderlich, das unter anderem den Nachteil aufweist,
das numerische Artefakt negativer Eisdicken hervorzubringen (Fischer, 1995). Hier
dagegen wird als numerische Methode fur die Berechnung der Advektion ein mo-
di ziertes Upstreamschema nach Smolarkiewicz (1983) verwendet, das auch ohne
explizite® Di usion in den Bilanzgleichungen numerisch stabil ist und keine negati-
ven Werte fur physikalisch positiv de nite Gro en erzeugt.

2.4 Dynamik und Impulsbilanz

In die Bilanzgleichungen 2.3 { 2.5 geht die Eisdriftgeschwindigkeit u ein. Diese wird
aus der Impulsbilanz (Hibler, 1979)

Du
— =K 2.6
M5t (2.6)

berechnet, in der t die Zeit, m die Eismasse pro Flache, mu der Impuls des
Meereises pro Flache und K die vertikal integrierte Nettokraft pro Flache ist. Der
Operator der totalen zeitlichen Ableitung ist

4Advektion erzeugt lokal eine zeitliche Anderung der prognostischen Variablen, die stets mit
einer Anderung umgekehrten Vorzeichens in Nachbarregionen verbunden ist. Integriert uber ein
abgeschlossenes Modellgebiet erhalt Advektion die prognostischen Variablen und bewirkt allein
deren raumliche Umverteilung.

SEine detaillierte Darstellung der verschiedenen numerischen Verfahren zur Losung der Advek-
tionsgleichung geben Mesinger und Arakawa (1976).

6Das verwendete modi zierte Upstreamschema enthalt eine implizite Di usion, die gegenuber
der hohen impliziten Di usion des reinen Upstreamschemas zwar reduziert, aber immer noch be-
trachtlich ist. Die Starke dieser impliziten Di usion ist allerdings eine Funktion der Eisdriftge-
schwindigkeit und verschwindet, wenn das Eis ruht. Demgegenuber ist die explizite Di usion im
Modell Hiblers (1979) unabhangig von der Eisdriftgeschwindigkeit und mu so hoch gewahlt wer-
den, da sie die numerischen Fehler der gro ten auftretenden Advektionsraten dampfen kann. Dies
fuhrt zu einer relativ starken Di usion selbst dann, wenn das Eis im Ruhezustand ist { ein E ekt,
der nicht im Einklang mit den Beobachtungen steht.
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b_6@,
Dt @t
In der Impulsbilanz 2.6 wird { wie im gesamten folgenden Text { mit Masse,
Impuls und Kraft stets auf Gro en Bezug genommen, die pro Flache angegeben
sind, was die Beschreibung dieser Gro en von der horizontalen Ausdehnung der
Eisschollen unabhangig macht und den Kontinuumsansatz in der zweidimensionalen
horizontalen Ebene ermoglicht. Beispielsweise ist dann die Eismasse pro Flache

ur 2.7)

m= ;h (2.8)

eine Funktion der vertikalen Eisdicke h und der Dichte ; des Meereises. Die
Gesamtkraft K auf das Eis setzt sich zusammen aus

K= .+ wt+tF+K.+Ky (2.9)

Darin ist , die atmospharische Schubspannung durch den Windantrieb, ., die
ozeanische Schubspannung durch Bremsreibung und Stromung im Ozean, F die
Kraft durch interne Spannungen im Eis, K. die Corioliskraft und Ky die Kraft
durch die Neigung der Ozeanober ache H.

Zur Beschreibung der Krafte, die zur Gesamtkraft K beitragen, wird der Rota-
tionsoperator R , de niert durch die orthogonale Matrix

#
R = 2 Sh : (2.10)
sin  cos
eingefuhrt. R bewirkt die Rotation eines Vektors im zweidimensionalen Raum
um den Winkel im mathematisch positiven Sinn.
Die Windschubspannung wird auf der experimentell bestatigten Grundlage einer
guadratischen Abhangigkeit von der Di erenz zwischen Windgeschwindigkeit u, und
Eisdriftgeschwindigkeit u (McPhee, 1979) als

a— aCajua ujR (ua U) (2-11)

angesetzt. Dabei ist , die Dichte der Luft an der Eisober ache, c, der atmo-
spharische Schubspannungskoe zient, und ist der Ablenkungswinkel der Richtung
der Windschubspannung 5 gegenuber der Di erenzgeschwindigkeit u, u. Da in
allen Fallen, in denen die Windschubspannung , einen nennenswerten Beitrag zum
Antrieb des Meereises darstellt, die Windgeschindigkeit u, wesentlich gro er als die
Eisdriftgeschwindigkeit u ist, gilt in guter Naherung

Up U U (2.12)

Damit wird der Ansatz fur die Windschubspannung

a = aCajUaJR Ua (2.13)

unabhangig von der Eisdriftgeschwindigkeit u, was die numerische Behandlung
dieses Terms vereinfacht. Die ozeanische Schubspannung
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w= wlwjUuy UR (uy Uu) (2.14)

ist analog zur Windschubspannung de niert (McPhee, 1979). Hier ist , die
Dichte des Meerwassers, ¢, der ozeanische Schubspannungskoe zient, u,, die Drift-
geschwindigkeit der Ozeanstromung und der Ablenkungswinkel der Richtung der
ozeanischen Schubspannung , gegenuber dem Di erenzvektor u,, u. Da die Be-
trage der Driftgeschwindigkeiten des Ozeans und des Meereises von gleicher Gro-
enordnung sein konnen, kann hier im Unterschied zur Naherung in Gl. 2.12 die
Eisdriftgeschwindigkeit u nicht vernachlassigt werden. Die Corioliskraft’ ist

Kc=mfR u ; (2.15)

wobei der Coriolisparameter

f=2 sin’ (2.16)

als Funktion der Erdrotationsfrequenz = 7:29 10 °s ! und der geographischen
Breite * de niert ist.

Der horizontale Gradient der dynamischen Hohe H der Ozeanober ache, der
Auslenkung der Meeresober ache gegenuber einer Flache konstanten Geopotentials
(Geoid), erzeugt auf das Meereis eine Kraft

Ky = mgrH (2.17)

in Richtung des negativen Gradienten der dynamischen Hohe. g = 9:8ms 2 ist
die Erdbeschleunigung.

Die Schubspannung F durch interne Spannungen im Eis wird durch Rheolo-
giegesetze beschrieben, denen das Kapitel 3 gewidmet ist. Dort werden auch die
Rheologieparameter diskutiert.

Dynamikparameter Symbol Wert
Schubspannungskoe zient, Atmosphare | c, 2:2 10 3
Schubspannungskoe zient, Ozean Cw 5:0 10 3
Drehwinkel, Atmosphare 0
Drehwinkel, Ozean 25

Tabelle 2.1: Die in die Meereisdynamik eingehenden Parameter, ihre symbolische
Bezeichnung und ihr Wert.

Die Werte der Dynamikparameter sind in Tabelle 2.1 aufgelistet. Nach den Un-
tersuchungen von Harder (1994) hat insbesondere das Verhaltnis der Schubspan-
nungskoe zienten c,=c,, einen gro en Ein u auf die Eisdrift. Dieses Verhaltnis ist
hier auf den Wert 0:44 gesetzt, mit dem Fischer (1995) zufolge fur das Weddellmeer
optimale Ubereinstimmung von simulierter und beobachteter Drift erreicht wird.

"Die Corioliskraft ist eine Scheinkraft, die senkrecht zur Bewegungsrichtung wirkt und keine
Arbeit leistet. Sie wird durch die Verwendung des erdgebundenen Koordinatensystems, welches
aufgrund der Erdrotation kein Inertialsystem ist, eingefuhrt.
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Auch im hier verwendeten Modell der Arktis liefert dieses Verhaltnis realistische Si-
mulationsresultate (Kap. 5). Die Werte der Schubspannungskoe zienten liegen gut
im in der Literatur (Overland und Davidson, 1992; Smith, 1988; McPhee, 1979) an-
gegebenen Wertebereich. Der Ablenkungswinkel fur die vom Windfeld ausgeubte
Schubspannung ist 0 , da das Antriebsfeld Bodenwind (in 10m Hohe) darstellt. Fur
die ozeanische Schubspannung wird der Drehwinkel = 25 nach den Messungen
von Overland und Davidson (1992) angesetzt.

2.5 Thermodynamik und Energiebilanz

2.5.1 Saisonaler Zyklus der Eisdecke

Im gegenwartigen Zustand des Klimasystems sind die Ozeane der polaren Regio-
nen mit einer Eisdecke bedeckt, deren Ausdehnung einer ausgepragten saisonalen
Schwankung unterliegt, die durch den Jahresgang des Sonnenstands bestimmt ist.
Da dieser fur die beiden Erdhalbkugeln in entgegengesetzter Weise variiert, verandert
sich die Meereisausdehnung der beiden Hemispharen um ein halbes Jahr phasenver-
setzt.

Betrachtet man eines der beiden Polargebiete, hier die Arktis, fur sich, so ist
ein Wachstum des Eisvolumens und der eisbedeckten Flache im Winter und ein
Ruckgang derselben im Sommer zu beobachten (Parkinson et al., 1987; Gloersen und
Campbell, 1993). Dieser Jahresgang des Gefrierens und Schmelzens von Meereis ist
durch thermodynamische Prozesse an der Grenz ache Ozean-Atmosphare reguliert.

Die Eisdrift und die dadurch bedingten Meereistransporte spielen eine wichtige
Rolle dafur, in welchen Regionen sich Meereis bildet oder schmilzt; durch die Ad-
vektion wird die Unterscheidung von Gebieten mit einem jahrlichen Nettogefrieren
oder -schmelzen erzeugt (siehe Abb. 1.1, S. 16).

2.5.2 Energiebilanz

Meereis entsteht durch Gefrieren von Meerwasser an der Ober ache des Ozeans.
Es handelt sich hierbei im wesentlichen um den Phasenubergang des Wassers aus
der ussigen in die feste Phase®, der durch atmospharisch bedingten Entzug von
Warme aus der ozeanischen Deckschicht ausgelost wird, sofern die Ozeanober ache
bereits bis auf den Gefrierpunkt abgekuhlt wurde. Das Schmelzen des Meereises ist
der Phasenubergang in umgekehrter Richtung, ausgelost durch Warmezufuhr in das
Eis.

Das Gefrieren und Schmelzen la t sich durch eine Energiebilanz der ozeanischen
Deckschicht, d. h. der obersten, durchmischten Schicht des Ozeans einschlie lich
des darin be ndlichen Meereises beschreiben, die durch den Nettoenergieeintrag Q,
pro Zeit (Nettowarme u ) in die Deckschicht reguliert ist. Durch Schmelzen bzw.

8Modi kationen dieses Phasenubergangs ergeben sich daraus, da Meerwasser ein Sto gemisch
ist, das Salze, geloste Gase, lebende wie tote Organismen enthalt, und da auch das daraus ent-
stehende Meereis Einschlusse dieser Bestandteile in allen drei Aggregatzustanden enthalt.
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Gefrieren von Meereis wird stets soviel latente Warme pro Zeit freigesetzt bzw.
gebunden, da die gesamte Energiebilanz der Deckschicht
Q. + Sho_ g (2.18)
i Li

ausgeglichen ist (Parkinson und Washington, 1979). Darin ist S, = (@h=0@t) die
thermodynamisch bedingte Anderung des Eisvolumens pro Flache, ; die Dichte des
Meereises und L; die spezi sche latente Warme (Schmelzwarme). Eine Anderung
der Eisdicke um einen Zentimeter pro Tag entspricht einem Warme u der Gro e
Qn 35W=m?2.

Der Nettowarme u in die Deckschicht

Qn=Qa+Q (2.19)

besteht aus einem atmospharischem Anteil Q,, der auf die Oberseite des Eises
einwirkt, und einem ozeanischem Anteil Q,, der im wesentlichen in die Unterseite
des Eises ie t. Die Energiebilanz 2.18 wird nach Semtner (1976) in zwei Bilanzen
fur die beiden Grenz achen aufgespalten, namlich

Ll
@h "
Qa+Qc+ il ot =0 (2.20)
a
fur die obere, atmospharische Grenz ache des Eises und
1
h
Qo Q¢+ il %—t =0 (2.21)

fur die untere, ozeanische Grenz ache. Q. ist der konduktive Warme u durch
Warmeleitung im Eis, der nach dem Nullschichtenmodell (Semtner, 1976) beschrie-
ben wird. In diesem Ansatz hat das Eis keine Warmekapazitat, so da Q. an der
Ober- und Unterseite des Eises (GIn. 2.20 und 2.21) mit gleichem Betrag, aber
umgekehrtem Vorzeichen eingeht.

Die Temperatur T, an der Unterseite des Eises wird stets auf dem Gefrierpunkt
von Meerwasser Tg., (hier -1.86 C) gehalten, solange uberhaupt Eis vorhanden ist.
Basales Gefrieren ndet nach Gl. 2.21 statt, wenn (Q, Q.) < 0 gilt, wahrend
basales Schmelzen des Eises bei (Q, Q¢) > 0 eintritt.

Die Ober achentemperatur Ty an der atmospharischen Grenz ache des Eises
ist nicht vorgeschrieben, sondern eine diagnostische Variable, die nur dadurch be-
schrankt ist, da sie die Gefriertemperatur der Ober ache des Meereises T¢., nicht
ubersteigen kann.®

Der atmospharische Warme u Q,, dessen Komponenten in Unterkapitel 2.5.5
beschrieben werden, hangt von der Ober achentemperatur T4 ab. Solange die Bedin-
gung Ts  Tg4 erfullt werden kann, stellt sich die Ober achentemperatur T so ein,
da die Energiebilanz 2.20 fur die Ober ache zu Q,(Ts) + Q. = 0 ausgeglichen ist.
Waurde jedoch aus Q,(Ts) + Q; = 0 eine Ober achentemperatur T > Ty, folgen, so

Die Gefriertemperatur T, der i. a. salzarmen Ober ache des Meereises wird mit der Gefrier-
temperatur von Su wasser (Tf.a = Tg 0 C) angesetzt.
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Abbildung 2.1: Die in die Berechnung des mittleren Warme usses eingehende Eis-
dickenverteilung mit 7 verschiedenen Eisdicken, die im Intervall zwischen 0 und
2h=A gleichverteilt angenommen sind. Die mittlere Eiskategorie (hier n=4) mit der
Eisdicke h=A ist der Referenzwert, auf den sich die relativen Eisdicken der anderen
Kategorien beziehen.

liegt Schmelzen der Ober ache vor. In diesem Fall ist die Ober achentemperatur mit

der Gefrierpunkttemperatur gleichzusetzen (Ts = T¢.,), und der Energieuberschu

Qa(Ts) + Q. = 0 geht in das durch GI. 2.20 beschriebene Schmelzen des Meereises.
Die gesamte thermodynamisch bedingte Anderung der Eisdicke ist

| !
¢h , @h
et , ot

und wird im folgenden als Wachstumsrate bezeichnet, die positives (Gefrieren)
oder negatives (Schmelzen) Vorzeichen besitzen kann. Zur Fallunterscheidung von

Gefrieren und Schmelzen, die fur die Simulation der Eisrauhigkeit (Kapitel 6) und
des Eisalters (Kapitel 7) benotigt wird, wird hier die Gefrierrate

Sh = (2.22)

Gnh = max(Sy; 0) (2.23)

und die Schmelzrate

My = min(Sy; 0) (2.24)
de niert. Esgilt G, Ound My, 0.

2.5.3 Eisdickenverteilung und o enes Wasser

Meereis tritt in der Natur nicht als homogene, geschlossene Eisdecke auf, sondern
besteht aus Schollen unterschiedlicher Dicke, zwischen denen sich Rinnen o enen
Wassers be nden. Der Warme u uber Flachen o enen Wassers (hier durch die
Eisdicke D = 0 beschrieben) kann den lokalen Warme u durch dicke Eisschollen
um zwei Gro enordnungen ubersteigen. Flachen o enen Wassers stehen in engem
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thermischen Kontakt mit der Atmosphare, wahrend eine Eisdecke auf dem Ozean
als thermischer Isolator wirkt. Au erdem ist der Warme u durch eine Eisdecke
mit unregelma iger Eisdicke, in der sich Bereiche dunnen Eises mit intensiverem
Warmeaustausch zwischen Ozean und Atmosphare be nden, gro er als bei einer
Eisdecke gleichmassiger Dicke. Wenngleich die meso- und kleinskaligen Eigenschaf-
ten der Eisdecke in gro skaligen Modellen nicht aufgelost werden konnen, soll doch
ihr E ekt auf die Warme usse berucksichtigt werden.

Der Nettowarme u Qp in der Energiebilanz 2.18 ist ein horizontales Mittel der
lokalen Warme usse Q(D) uber die Region einer Modellgitterzelle, die durch den
Warmeleitungsterm Q. stark von der lokalen Eisdicke D abhangen (s. u., Gl. 2.27).
Die normierte Wahrscheinlichkeitsdichte W (D) beschreibe fur eine Gitterzelle die
Wahrscheinlichkeit W (D) dD, lokal eine Eisdicke im Intervall zwischen D und D +
dD vorzu nden. Dann ist der mittlere Nettowarme u

z

Qn " Q)W (D) dD
0 Z

(1 A)Q(O)+A tQ(D)W(D)dD : (2.25)

Darin ist Q(0) der Warme u uber Flachen o enen Wassers, dessen Beitrag
zum Nettowarme u Q, mit dem relativen Flachenanteil o enen Wassers (1 A)
zu wichten ist. Fur die Berechnung der Energiebilanz uber Flachen o enen Wassers
entfallt die fur das Eis getro ene Unterscheidung von oberer und unterer Grenz ache
und damit der konduktive Warme u Q., und anstelle der zwei Gleichungen 2.20
und 2.21 ist die Energiebilanz 2.18 direkt zu losen.

Fur die Eisdickenverteilung W(D) wird hier die auf Hibler (1984) zuruckgehende
Annahme getro en, da die lokale Eisdicke D maximal das Doppelte der mittleren
Eisdicke h=A in der Gitterzelle besitzen kann, und da die Eisdicken im Intervall
zwischen 0 und 2h=A gleichverteilt sind (W (D) = A=(2h)). Approximiert man das
Integral uber die kontinuierliche Eisdickenverteilung in GIl. 2.25 durch eine Summe
uber eine endliche Zahl N verschiedener Eisdicken, so erhalt man die Naherung

1
X 1 2n 1h

Q=0 ARO+AHQ Z=g

Die verwendete Eisdickenverteilung mit N = 7 nach Hibler (1984) ist in Abb. 2.1
(S. 27) dargestellt.

(2.26)

2.5.4 Schneeau age

Meereis ist in der Regel mit einer Schneeau age bedeckt, die ihren Ursprung im Nie-
derschlag aus der Atmosphare hat. Da die Warmeleitfahigkeit von Schnee um einen
Faktor sieben kleiner als die des Meereises ist, wirkt schon eine dunne Schneeschicht
als Warmeisolator, der das thermodynamische Wachstum des Meereises deutlich
verlangsamt. Ein zweiter E ekt des Schnees ist die im Vergleich zu Meereis hohere
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Albedo, aufgrund derer ein gro erer Anteil der solaren Einstrahlung re ektiert wird,
also nicht mehr zum Schmelzen des Eises zur Verfugung steht.

Zur Berucksichtigung dieser E ekte enthalt das Modell eine prognostische
Schneeschicht nach Owens und Lemke (1990), deren Entwicklung die bereits vor-
gestellte Bilanzgl. 2.4 (S. 22) beschreibt. Der Schnee wird mit der gleichen Ge-
schwindigkeit u advehiert wie das Meereis.

Die Quelle des Schnees im Modell ist die vorgegebene Niederschlagsrate P,,
(Kap. 4), die bei einer Lufttemperatur T, < 0 C als Schneefall de niert wird. Nur
der Anteil des Schnees, der uber dem eisbedeckten Teil einer Gitter achenzelle nie-
dergeht, tragt zur Schneeschicht auf dem Meereis bei.

Die Senke des Schnees ist das thermodynamische Schmelzen, das vorrangig durch
solare Einstrahlung und Lufttemperaturen uber dem Gefrierpunkt hervorgerufen
wird. Zur Vereinfachung des Modells wird angenommen, da alle Schmelzprozesse
zunachst den Schnee abschmelzen, so da Schmelzen des Meereises erst dann ein-
setzt, wenn kein Schnee mehr vorhanden ist.

In der Antarktis wird gelegentlich ein ,,Fluten\ der Eisschollen beobachtet, wenn
die Schneelast auf einer Eisscholle so gro ist, da die Grenz ache Schnee{Eis unter
die Wasserlinie gedruckt wird (negatives Freibord). Dabei tritt eine Konversion des
Schnees in sog. ,,meteorisches Eis\ auf (Lepparanta, 1983). Dieser Flutungse ekt
wird im Modell so berucksichtigt, da bei negativem Freibord eine Konversion von
Schnee in Eis statt ndet, in deren Endzustand die neue Grenz ache Schnee{Eis
auf Hohe der Wasserlinie liegt. Dieser auf dem Archimedischen Prinzip beruhende
Ansatz wurde von Fischer (1995) ausfuhrlich beschrieben und untersucht.°

In der Arktis tritt dieser Flutungse ekt kaum auf, da das Meereis in dieser Re-
gion mehrere Meter dick ist und die Schneedecke nicht die zum Fluten erforderliche
Dicke erreicht ] insbesondere, da der Schnee im Sommer fast vollstandig geschmol-
zen wird und somit jeweils nur eine Wintersaison zum Aufbau der Schneedecke zur
Verfugung steht. Im Arktis-Meereismodell sind die im zyklostationaren Gleichge-
wicht auftretenden Flutungse ekte vernachlassigbar klein.!

2.5.5 Warme usse und Strahlung

Der konduktive Warme u Q. ist im Nullschichtenmodell nach Semtner (1976) in-
nerhalb des Meereises und des Schnees konstant und von gleicher Gro e. Aufgrund
der unterschiedlichen Warmeleitfahigkeiten k; fur Eis und ks fur Schnee ist der
Temperaturgradient in den beiden Schichten unterschiedlich (Abb. 2.2, S. 30). Q.
ist proportional zur Di erenz der Temperaturen an der Ober- und Unterseite des
Eises und hangt von der Eisdicke D = h=A und der Schneedicke Ds = hs=A ab:

A

Q.= m(Tb Ts) (2.27)

1°Durch Berucksichtigung des Flutungse ekts wird ein eventuell auftretendes unbegrenztes An-
wachsen der Schneedicke verhindert (Fischer, 1995).

1 ediglich in der Einschwingphase, wenn das Modell, ausgehend von einem eisfreien Ozean,
allmahlich die anfangs noch dunne Eisdecke aufbaut, kann Fluten auftreten.
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Abbildung 2.2: Lineares Temperaturpro | in Meereis und Schneeau age nach dem
Nullschichtenmodell (Semtner, 1976). An der Unterseite des Eises wird die Tempe-
ratur T, konstant auf dem Gefrierpunkt des Meerwassers gehalten. Die Ober achen-
temperatur T wird aus der Energiebilanz der Grenz ache zur Atmosphare bestimmt.

Der atmospharische Warme u

Qa = Qn + Qi + Rs + Rg» + Riy + Ry (2.28)

setzt sich zusammen aus den Flussen sensibler und latenter Warme (Qp, und Qy),
der einfallenden und der re ektierten kurzwelligen, solaren Strahlung (Rs.» und Rs.~)
und der Bilanz aus thermischer Abstrahlung (R,.~) und atmospharischer Gegenstrah-
lung (R;.») im Infrarotbereich. Die einfallende kurz- und langwellige Strahlung (Rs.x
und R;.x) werden als au ere Antriebsgro en vorgegeben (Kapitel 4). Der uber die
Bulkformel (Smith, 1988)

Qh =ChCp ajuaj(Ta Ts) (2.29)

beschriebene Flu sensibler Warme ist proportional zur Di erenz zwischen Luft-
temperatur in 2m Hohe (T,) und Ober achentemperatur (Ts) sowie proportional
zum Betrag der Windgeschwindigkeit ju,j. Der Austauschkoe zient c, fur sensible
Warme, die spezi sche Warme ¢, und die Dichte , der Luft sind als Konstanten
angesetzt (Tab. 2.3).

Eine ahnliche Bulkformel beschreibt den Flu latenter Warme

Qi =¢qL aJUaj(0a  0s) (2.30)

proportional zur Di erenz der spezi schen Feuchte der Luft in 2m Hohe (g,) und
der spezi schen Feuchte direkt uber der Ober ache (gs), fur die Sattigung angenom-
men wird.*? c, ist der Austauschkoe zient fur latente Warme und wird auf den
gleichen Wert wie cy, gesetzt (Tab. 2.3; vgl. z. B. Parkinson und Washington, 1979).
Die spezi sche latente Warme L ist uber Flachen o enen Wassers mit dem Wert

127ur Berechnung der spezi schen Feuchte der Luft aus der Taupunkt- bzw. Ober achentempe-
ratur siehe Anhang A.
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fur Verdunstung, uber Meereis oder Schnee dagegen mit dem Wert fur Sublimation
anzusetzen.

Ober ache Albedo
0 enes Wasser 0.1
schmelzendes Eis ohne Schneeau age | 0.6
gefrorenes Eis ohne Schneeau age 0.65
schmelzender Schnee 0.7
gefrorener Schnee 0.8

Tabelle 2.2: Werte der Albedo fur verschiedene Ober achen.

Der re ektierte Anteil der kurzwelligen Strahlung wird durch

Rs.» = Rs.# (2.31)

proportional zur einfallenden solaren Strahlung Rs.» angesetzt. Die Albedo |, das
Re exionsvermogen fur kurzwellige Strahlung, wird abhangig von der Ober achen-
bescha enheit beschrieben (Tab. 2.2). Bei einer Ober achentemperatur T < 0 C
wird ein gefrorener Zustand des Schnees bzw. des Meereises angenommen, anderen-
falls ein Schmelzzustand. Sofern auf dem Meereis eine Schneedicke hs > 0 vorhanden
ist, wird die Albedo fur Schnee angesetzt, anderenfalls die fur Eis.

Die thermische Abstrahlung wird nach dem Stefan-Boltzmann-Gesetz

Ri-= s gTd (2.32)

fur einen grauen Strahler der Emissivitat ¢ beschrieben, die fur alle Ober achen
mit dem Wert ¢ = 0:99 angesetzt wird. g ist die Stefan-Boltzmann-Konstante.

2.5.6 Thermodynamische Anderung der Eiskonzentration

Die auf dem Prinzip der Energieerhaltung beruhende Energiebilanz Gl. 2.18 progno-
stiziert die Anderung des Eisvolumens, des Produktes aus eisbedeckter Flache und
Eisdicke, durch thermodynamisches Gefrieren und Schmelzen. Sie liefert jedoch kei-
ne Vorhersage, wie sich dabei die vertikale Eisdicke und die horizontale eisbedeckte
Flache andern.

Zur Beschreibung der zeitlichen Anderung der Eiskonzentration durch thermo-
dynamische Prozesse ist eine zusatzliche Gleichung erforderlich. Im Unterschied zur
Energiebilanz GI. 2.18 existieren hierfur lediglich einfache, empirische Ansatze. Hier
wird der Ansatz

1 A A
Gh+ — My + 2.33
ho Gt o Mn Qa (2.33)
nach Hibler (1979) verwendet, in den die Gefrier- und Schmelzraten Gy, und My,
aus den GlIn. 2.23 und 2.24 eingehen. Im Falle des Gefrierens wachst die eisbedeckte
Flache proportional zur Flache o enen Wassers (1 A), wobei der Rinnenschlie-
ungsparameter hg die Geschwindigkeit bestimmt, mit der sich die Eisdecke schlie t.

SA:
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Thermodynamischer Parameter Symbol | Wert
Austauschkoe zient fur sensible Warme | ¢y, 1:3 10 3
Austauschkoe zient fur latente Warme | cq 1:3 10 3

spezi sche Warme der Luft Cp 1004Jkg 'K !
Ober achenemissivitat S 0:99

Rinnenschlie ungsparameter ho 0:5m
Warmeleitfahigkeit des Meereises ki 2:1656Wm 1K 1
Warmeleitfahigkeit des Schnees Ks 031Wm K 1
spezi sche Schmelzwarme des Meereises | L; 3:34 10°Jkg !
spezi sche latente Warme (Verdunstung) | L 2:500 10°Jkg *
spezi sche latente Warme (Sublimation) | L 2:834 10°Jkg ?
Luftdruck am Boden p 1013hPa

Dichte des Meereises i 910kgm 3

Dichte des Schnees S 300kgm 3

Dichte des Meerwassers W 1000kgm 3
Dichte der Luft a 1:3kgm 3
Stefan-Boltzmann-Konstante B 5:67 10 ®Wm 2K *4
Gefriertemperatur von Su wasser Tfa 0C
Gefriertemperatur von Meerwasser Tew 1:86 C

Tabelle 2.3: Thermodynamische Modellparameter.

Im Falle des Schmelzens nimmt die eisbedeckte Flache proportional zur Abnahme
des Eisvolumens ab, die durch die Schmelzrate My, 0 beschrieben wird.

Der Qa-Term in Gl. 2.33 beschreibt das Entstehen von Rinnen o enen Wassers
durch Scherdeformation (Rothrock, 1975). Er simuliert das beobachtete Phanomen,
da die Eisdecke im Winter nicht vollstandig zufriert, sondern bei ihrer Bewegung
immer wieder aufbricht und kleine Flachen o enen Wassers freigibt. Nach Harder
(1994) wird

A =0:5( jr upexp( C1 A) (2.34)

angesetzt. Die exponentielle Abhangigkeit von der Eiskonzentration A ist die-
selbe wie die fur die plastische Eisharte verwendete (Gl. 3.13, Kapitel 3), so da
eine mit der Meereisrheologie konsistente, gegenuber Hiblers (1984) quadratischem
Ansatz verbesserte Beschreibung des Qa-Terms erreicht wird. Der Ausdruck  ist
das in Gl. 3.21 (Kapitel 3) de nierte Ma der Deformationsrate. Eine eingehendere
Untersuchung dieses Terms ist bei Harder (1994) sowie bei Gray und Morland (1994)
zu nden.

2.5.7 Diskussion und Ausblick

Die Beschreibung der Thermodynamik des Meereises durch eine Energiebilanz an
seiner Ober ache geht auf Arbeiten aus den 70er Jahren zuruck (Maykut und Unter-
steiner 1969, 1971; Semtner, 1976; Parkinson und Washington, 1979). Die Energie-
bilanz ist das Standardmodell der Thermodynamik heutiger Meereismodelle (z. B.
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Fischer, 1995; Harder, 1994; Stossel, 1992; Hibler, 1979).

Der Energiebilanzansatz beschreibt das thermodynamische Eiswachstum als Re-
siduum einer Bilanz der Warme usse in das Eis bzw. in die ozeanische Deckschicht.
In jeden dieser Flusse gehen Antriebsgro en und empirische Parametrisierungen ein,
die fehlerbehaftet sind.

Das thermodynamische Wachstum des Meereises hangt emp ndlich von der Ener-
giebilanz ab; schon geringe Variationen des Antriebs oder der thermodynamischen
Modellparametrisierungen bewirken erhebliche Anderungen in der simulierten Eis-
dicke. Der Grund dafur liegt darin, da sich die beteiligten Warme usse fast zu 0
ausgleichen ] der Nettouberschu bzw. das Nettoenergiede zit, das die thermody-
namischen Anderungen des Eisvolumens verursacht, ist etwa zwei Gro enordnungen
kleiner als die einzelnen Warme usse, die in die Energiebilanz eingehen.:®

Diese hohe Sensitivitat ist eine inharente Eigenschaft thermodynamischer Meer-
eismodelle, die auf einer Energiebilanz beruhen. Verglichen mit rein thermodyna-
mischen Modellen ist die Sensitivitat dynamisch-thermodynamischer Modelle ge-
genuber thermodynamischen Antriebsgro en und Parametrisierungen verringert,
aber immer noch erheblich!4. Alle auf einer Energiebilanz beruhenden Meereismo-
delle bedurfen daher einer empirischen Anpassung der Modellparameter, um einen
zyklostationaren Gleichgewichtszustand mit einer realistischen Eisdicke zu erreichen.

Eine bessere Beschreibung des Meereises konnte darin bestehen, das Konzept der
Energiebilanz aufzugeben zugunsten eines umfassenderen Ansatzes, der das Meereis
nicht als selbstandiges System, auf das au ere Ein usse einwirken, sondern als Kom-
ponente im Klimasystem beschreibt, deren Entwicklung durch die Wechselwirkung
mit den anderen Klimakomponenten beschrieben ist.

Einen ersten Ansatz in dieser Richtung zeigt Thorndike (1992) auf: In seinem
einfachen, eindimensionalen Eis-Atmospharen-Modell wird die langwellige Strahlung
aus der Annahme abgeleitet, da sich die Atmosphare im Strahlungsgleichgewicht
mit der Eisober ache be ndet. Die langwellige Strahlung ist hier nicht mehr ein
selbstandiger, von au en vorgegebener Term in der Energiebilanz, sondern eine in-
terne Variable des Modells, die die Wechselwirkung zwischen Atmosphare und Eis
berucksichtigt. La t sich eine analoge Beschreibung auch fur die anderen Terme der
Energiebilanz nden, konnte dies zu einer deutlich verbesserten Beschreibung der
Thermodynamik fuhren, in dem durch Berucksichtigung der Ruckkopplungsprozes-
se die Modellsensitivitat gegenuber au eren Antriebsgro en und Modellparametern
eventuell deutlich reduziert werden kann.

13gensitivitatsstudien mit einem rein thermodynamischen Modell (Maykut und Untersteiner,
1971) zeigen, da bereits eine Erhohung des ozeanischen Warme usses von 2W=m? auf 8W=m?
zum (unrealistischen) volligen Schmelzen der Eisdecke fuhrt. Diese Variation des Warme usses
betragt weniger als ein halbes Prozent der einfallenden solaren Einstrahlung Rs.4.

14Die Untersuchungen Fischers (1995) mit einem dynamisch-thermodynamischen Meereismodell
des Weddellmeers zeigen, da bereits eine Variation der Lufttemperatur um 0:7 C eine Anderung
des gesamten Eisvolumens um 10% bewirkt. Die Simulationen fur die Arktis zeigen eine ahnlich
hohe Sensitivitat.
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Kapitel 3

Rheologie

3.1 Beitrag der internen Krafte zur Eisdrift

Windantrieb und Ozeanstromungen erzeugen die Drift des Meereises. Diese Drift
wird bei einer kompakten Eisdecke durch interne Krafte im Eis gebremst, die in
der Wechselwirkung verschiedener Komponenten der Eisdecke wirksam werden,
z. B. beim Zerbrechen der Packeisdecke in Schollen und bei Kollisionen der Schol-
len, in denen sie sich ubereinanderschieben (,,Rafting\) oder Pre eisrucken bilden
(.,Ridging\). Unter winterlichen Bedingungen, wenn eine dicke, kompakte Eisdecke
den polaren Ozean bedeckt, konnen die internen Krafte die Eisdrift nahezu zum
Erliegen bringen und stellen dann einen der wichtigsten Terme in der Impulsbilanz
des Meereises dar.

Bei der Beschreibung der internen Krafte in Modellen ist zu berucksichtigen, da
fur die gro skalige Eisdrift auf einer Langenskala von 100km die relevanten Krafte
durch das statistische Mittel der Wechselwirkungen der i. a. gro en Anzahl von
Schollen auf einer Flache von 10°km? bestimmt sind. Auf Flachen diesen Ausma es
lassen sich mit den verfugbaren Methoden keine direkten experimentellen Messungen
dieser Krafte durchfuhren.?

Die Wirkung der internen Krafte auf die Eisdrift ist jedoch deutlich erkennbar
und mithilfe von Driftstationen, Driftbojen und Fernerkundungsverfahren experi-
mentell me bar, was eine indirekte Bestimmung der internen Krafte und die Opti-
mierung ihrer Beschreibung in dynamischen Meereismodellen erlaubt (Drinkwater
et al., 1995). Wahrend Eisschollen ohne Wechselwirkung mit anderen Schollen durch
die ,.freie Drift\

at wtK.=0 (3.1)

als Balance der Antriebskrafte aus Atmosphare und Ozean unter Berucksichti-

gung der Corioliskraft beschrieben werden konnen, zeigt die Drift stark wechsel-

wirkender Schollen ein deutlich anderes Verhalten, namlich eine gebremste Eisdrift,
deren Richtung nur noch schwach mit der Windrichtung korreliert ist.?

IKleinskalig durchgefuhrte Messungen an einzelnen Eisschollen liefern keine ausreichende Aus-
kunft uber die gro skalig wirksamen Krafte in der Eisdecke.
2Die Naherung der freien Drift wird oft bei der Untersuchung von Bojentrajektorien angewendet

35
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3.2 Interne Krafte in dynamischen Eismodellen

Die einfachsten dynamischen Meereismodelle (z. B. Nikiforov et al., 1967) ver-
nachlassigen die internen Krafte und verwenden die Naherung 3.1 der freien Drift.
Fur kurze Zeitraume und begrenzt auf Regionen schwacher interner Krafte kann die-
se Naherung durchaus die Eisdrift beschreiben. Gro skalige Klimamodelle jedoch,
die uber mehrere Jahre oder langer integrieren, enthalten stets Regionen konver-
genter Eisdrift, in denen das Meereis akkumuliert. Beobachtungen zeigen, da in
Gebieten mit kompakter, mehrere Meter dicker Eisdecke weitere Konvergenz der
Eisdrift kaum moglich ist. Die hier auftretenden internen Krafte verhindern ein un-
begrenztes Anwachsen der Eisdicke, das bei freier Drift nach Gl. 3.1 gegeben ware.
Deshalb mu auch in gro skaligen Modellen eine Kraft eingefuhrt werden, die das
Meereis hemmt, in Regionen dicker, kompakter Eisdecke weiter einzustromen.

Die einfachsten Ansatze (Campbell, 1964; Parkinson und Washington, 1979)
zur Beschreibung dieser Kraft fuhren die willkurliche Setzung ein, da die Eisdrift
vollstandig zum Erliegen kommt, sobald die Eisdicke einen vorgegebenen Grenz-
wert uberschreitet. Als Erweiterung dieses Ansatzes la t sich die Unterscheidung
einfuhren, da die Eisdrift nur bei konvergenter Bewegung stoppt, wahrend bei Di-
vergenz freie Drift angenommen wird. Annahmen dieser Art de nieren die internen
Krafte ausschlie lich uber ihre vorgesehene Wirkung auf die Eisdriftgeschwindigkeit
und enthalten kein physikalisches Modell der Eisdynamik.

Das Bedurfnis nach einer physikalischen Theorie der internen Krafte im Meereis
entstand Mitte der 70er Jahre, als im Arctic Ice Dynamics Joint Experiment (AID-
JEX) eine Driftstation im arktischen Meereis mit umfassenden Messungen der Eis-
dynamik und des atmospharischen und ozeanischen Antriebs durchgefuhrt wurde.?
Die seitdem verbreiteten physikalischen Modelle der internen Krafte

F=r 3.2
setzen diese als Divergenz eines Spannungstensors an. (') ist eine Funktion
des Deformationsratentensors "' = r u, der die raumlichen Ableitungen der Driftge-

schwindigkeit enthalt (Kap. 3.3). Die Deformationsrate "' ist eine kinematische, die
interne Spannung  eine dynamische Gro e. Die Verbindung zwischen Kinematik
und Dynamik wird durch ein Rheologiegesetz = (') beschrieben. Die verschiede-
nen Modelle der Meereisrheologie unterscheiden sich darin, welcher Zusammenhang
zwischen Spannungstensor (*') und Deformationsrate "' angenommen wird.

Die Bewegung des Meereises kann heute mit Fernerkundungsaufnahmen und
Driftbojen kontinuierlich und achendeckend beobachtet werden. Die auf das Meer-
eis wirkenden Krafte sind wesentlich schwieriger zu messen, da sie nicht nur das
Meereis, sondern dessen Wechselwirkung mit der Atmosphare und dem Ozean be-
trachten mussen. Diese aufwendigen Messungen sind in der Regel auf kurze Perioden
in ausgewahlten raumlichen Regionen beschrankt.

(Kottmeier und Sellmann, 1995). Aus der Abweichung der Bojendrift von der freien Drift kann ein
Hinweis auf die Wirkung der internen Krafte erzielt werden.

3Im Rahmen dieses Pojektes wurden u. a. von Coon, Maykut, Pritchard, Rothrock und Thorn-
dike (1974) physikalische Modelle der Meereisdynamik erstellt, die interne Krafte enthalten.
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3.3 Kinematik des Meereises

Die Kinematik des Meereises beschreibt dessen Bewegung in Raum und Zeit (Eis-
drift), ohne auf die Krafte einzugehen, die diese Bewegung erzeugen. Die physikali-
sche Bestimmung dieser Krafte ist der Gegenstand der Dynamik des Meereises. Im
folgenden werden zunachst die kinematischen Gro en zur Beschreibung der Eisdrift
vorgestellt.*

Der Tensor erster Stufe (Vektor) x = (Xy; X,) bezeichnet einen raumlichen Punkt
auf der Erdober ache. Die Geschwindigkeit u = (uy; u;) mit

_ 0
ot
ist die zeitliche Ableitung des Ortes und ebenfalls ein Tensor erster Stufe. Der

Index 1 2 f1;2g bezeichnet die raumliche Dimension. Die raumlichen Ableitungen

der Geschwindigkeit werden durch den Geschwindigkeitsgradienten ru mit den
Komponenten

Uj (33)

Qu;
ru) =— 3.4
(ruyy = g (34)
angegeben, der einen Tensor zweiter Stufe darstellt. Er kann in einen symme-
trischen Anteil " und einen antisymmetrischen Anteil  zerlegt werden, so da
ru="+ mit
C D
1 . -
T =5 Qui , 0 , (3.5)
2 0% 0x;
C D
1 Qu; Uj
_ 10w Oy (3.6)

T2 0x;  0x

"und  beschreiben zwei verschiedene Beitrage zum Bewegungszustand: Der
Tensor der Deformationsrate " beschreibt die rotationsfreie Deformation, wahrend
die Wirbelstarke (Vorticity) die deformationsfreie Rotation angibt, die der eines
starren Festkorpers entspricht. Unter der hier auf das Meereis angewendeten Grund-
annahme der Fluiddynamik, da interne Krafte stets mit einer Formveranderung
verbunden sind, tragt ausschlie lich der symmetrische Tensor der Deformationsrate
" zu den internen Kraften bei, nicht aber der antisymmetrische Vorticitytensor

Wahrend der Geschwindigkeitsgradient ¥ u vier unabhangige Komponenten be-
sitzt, hat " aufgrund der Symmetrieeigenschaft ";; = "j; nur drei linear unabhangige
Elemente. Aus der Symmetrie von " folgt ferner, da dieser Tensor auf Hauptachsen-
form transformiert werden kann, so da er bezuglich der Hauptachsen durch nur zwei
unabhangige Komponenten beschrieben wird, welche die gegenuber einer Rotation
des Koordinatensystems invarianten Eigenschaften des Tensors " ausdrucken. Ubli-
cherweise verwendet man zur Charakterisierung der Deformationsrate der Eisdrift

4Eine gute Einfuhrung in die Kontinuumsmechanik geben z. B. Spurk (1989) und Long (1964).
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die Invarianten®

= Tu+»
p—_ 49
" o= 2 det™ = ("1 "»)2+4"%, 3.7)

wobei der Deviator " des Deformationsratentensors ' durch

1
'_'gj =" 5('_'11 +"22) ij (3.8)
de niert ist (siehe auch Anhang B). Die Gro e ", ist die Divergenz der Eisdrift-
geschwindigkeit und ist ein Ma fur die Expansion bzw. Kompression der Flache V

eines zweidimensionalen Korpers unter Beibehaltung seiner geometrischen Propor-
tionen:

.o lev
21— VE

Hingegen ist die Gro e "', ein Ma fur die Formveranderungen eines zweidimen-
sionalen Korpers, bei denen sich seine Flache V nicht andert (Scherdeformation).
Ein Ma fur die gesamte Rate der Deformation des Korpers ist der Betrag der De-

formationsrate

(3.9)

q--z "
1= G+ (3.10)
Das Verhaltnis der Beitrage von Scherdeformation und Divergenz zur gesamten
Deformation la t sich durch das Verhaltnis "},=", ausdrucken, das zweckma iger-
weise als der ,,Deformationswinkel\
=tan & = (3.11)

_l
angegeben wird. Die Invarianten von " lassen sich somit aquivalent durch (*'y; "y
in kartesischer Darstellung oder durch (j”j; ) in Polarkoordinaten darstellen.
Nach der in der Meereisphysik ublichen Konvention (siehe z. B. Rothrock et

al., 1980) ist der Deformationswinkel  im Intervall zwischen 0 und 180 de niert.

Reine Divergenz wird durch = 0, reine Konvergenz durch = 180 angezeigt.
Liegt weder Divergenz noch Konvergenz vor, so da die Deformation des Meereises
achenerhaltend ist, dann ist der Deformationswinkel =90 .

Der Nutzen der kinematischen Gro en (j'j; ) liegt darin, da sie zwei koordina-
tensystemunabhangige Eigenschaften der Eisdrift beschreiben, namlich den Gesamt-
betrag der Deformation eines Meereis achenelements und die Art der Deformation,
die achenverandernd (Divergenz oder Konvergenz) oder achenerhaltend (Scherde-
formation) sein kann. Die Invarianten (j"'j; ) sind wichtige Gro en fur den Vergleich
der Kinematik des Eises in Simulation und Beobachtung (Kapitel 5).

SWelches Paar unabhangiger Gro en verwendet wird, ist eine Frage der Konvention (AIDJEX
Reports). Aus jedem solchen Paar kann eine beliebige Anzahl weiterer Paare abgeleitet werden, die
ebenfalls die invarianten Eigenschaften von "' ausdrucken. Wenn (a; b) die invarianten Eigenschaften
des Tensors " beschreibt, dann leistet dies beispielsweise auch (a +b;b  a).
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3.4 Plastische Rheologie

Der Zusammenhang zwischen der dynamischen Gro e des Spannungstensors und
der kinematischen Gro e des Deformationsratentensors " wird durch ein Rheologie-
gesetz

ij =2 "ij+(( (1 + ") P=2) (3.12)

mit i;j 2 f1;2g de niert (Hibler, 1979). Hierbei ist " der bereits in Gl. 3.5
de nierte Tensor der Deformationsraten, die Scherviskositat, die Viskositat fur
Volumenkompression, P die Eisharte und ;; das Kroneckersymbol.

000 I I I I
0 20 40 60 80 100

A

Abbildung 3.1: Die Abhangigkeit der Eisharte P von der Eiskonzentration A nach
dem exponentiellen Ansatz P exp( C(1 A)) mit C = 20. Erst bei Eiskonzen-
trationen uber 90% weist das Meereis eine gro skalig bedeutsame Harte auf.

Das Rheologiegesetz Gl. 3.12 ist zunachst ein formaler, auf sehr viele Fluide an-
wendbarer Zusammenhang, der auf das Reiner-Rivlin-Fluidmodell zuruckgeht (siehe
Ip, 1993). Erst die spezielle De nition der Viskositaten und und der Eisharte P
charakterisiert ein bestimmtes Verhalten des Fluids, z. B. viskoses oder plastisches.

Die Untersuchungen des AIDJEX-Experimentes zeigen, da das Meereis sich
im allgemeinen als plastisches Medium verhalt (AIDJEX Reports). Wahrend bei
divergenter Eisdrift keine nennenswerten internen Krafte beobachtet werden, setzt
das Eis Konvergenz und Scherung erheblichen Widerstand entgegen. Die beobachtete
Starke dieses Widerstands ist weitgehend unabhangig von der Geschwindigkeit der
Deformation, der Deformationsrate "'. Dies wird darauf zuruckgefuhrt, da das Eis
den Grenzwert der internen Spannung erreicht hat, bei dem es bricht und durch
plastische Verformung nachgibt. Aufgrund dieser Beobachtungen wird im folgenden,
wie bereits bei Hibler (1979), im Regelfall ein plastisches Verhalten der Eisdecke
angenommen.

Bei einer sehr kleinen Deformationsrate, bei der die interne Spannung nicht den
zum Aufbrechen der Eisdecke erforderlichen Wert erreicht, ist die Annahme plasti-
schen Verhaltens jedoch nicht mehr physikalisch sinnvoll, und die plastische Rheo-
logie ist dann auch numerisch nicht mehr anwendbar. Fur diesen Sonderfall ist eine
Modi kation der Rheologie erforderlich, bei der viskoses Verhalten angenommen
wird. Durch eine hier neu eingefuhrte Regimefunktion (Gl. 3.28) kann eine bessere
Behandlung dieses Falls als im ursprunglichen Modell Hiblers (1979) erzielt werden.
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Bei plastischer Verformung kann die interne Spannung einen maximalen Wert,
der durch die Eisharte P beschrieben wird, nicht uberschreiten; erreicht die interne
Spannung den Wert der Eisharte, bricht das Eis und gibt durch plastische Verfor-
mung nach. Diese Eisharte hangt vom Zustand der Eisdecke ab: Die internen Krafte
im Eis wirken nur bei hohen Eiskonzentrationen, wenn die Eisdecke geschlossen ist
oder aus einem dicht gepackten Schollenfeld besteht, so da den Schollen bei Kol-
lisionen keine gro eren Flachen o enen Wassers zur Verfugung stehen, in die sie
ausweichen konnten. Die Eisharte nimmt au erdem mit der Dicke der Eisschollen
zu.

Wie im folgenden gezeigt, mu die fur den idealplastischen Fall gegebene De -
nition der Eisharte P fur den Sonderfall sehr kleiner Deformationsrate modi ziert
werden. P, bezeichne die bei idealplastischem Verhalten gegebene Eisharte und P die
bei einer bestimmten Deformationsrate vorliegende Eisharte. Im hier zunachst be-
trachteten Normalfall verhalt sich das Eis nahezu idealplastisch, soda P P gilt.
Hier wird fur die Eisharte im Falle plastischer Verformung der in der gro skaligen
Meereismodellierung oft verwendete Ansatz von Hibler (1979)8

P,(R;A)=P hexp( C(L A)) (3.13)

benutzt, der sie als lineare Funktion der Eisdicke h und als exponentielle Funk-
tion des Flachenanteils o enen Wassers (1  A) ansetzt, so da spurbare interne
Krafte erst bei hohen Eiskonzentrationen auftreten (Abb. 3.1). Die Werte der hier
auftretenden empirischen Konstanten P und C werden in Kapitel 3.6 diskutiert.

Da der Tensor " seiner De nition nach symmetrisch ist, folgt aus der De nition
3.12, da auch der Spannungstensor  symmetrisch ist und durch Hauptachsen-
transformation auf Normalform gebracht werden kann, wobei die Richtungen der
Hauptachsen von " und  ubereinstimmen.  wird durch die beiden Invarianten
(Rothrock, 1975)

1
“(ut+ 22)

no= det °? (3.14)

charakterisiert, wobei der Deviator ' des Spannungstensors

1
T 5( 1+ 22) i (3.15)

ist. | ist ein Ma fur die Spannungen durch Volumenkompression bei konver-
genter Eisdrift, wahrend , die Starke der Scherspannungen angibt. Unter Verwen-
dung der Invarianten des Spannungstensors und des Deformationsratentensors "
la t sich das Rheologiegesetz Gl. 3.12 in der einfachen Form

= = = (3.16)

6 Alternativen zu dem empirischen Ansatz 3.13 wurden bislang kaum getestet. Ein Beispiel gibt
Loewe (1990), der Po(h;A) =P  (h?=3) exp( C(1 A)) vorschlagt.
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Abbildung 3.2: Bruchkurven zweier Meereisrheologien: Die Ellipse mit einer Exzen-
trizitat e = 2 (dicke Linie) nach Hibler (1979) und die Sinuslinse (dunne Linie)
nach Bratchie (1984).

darstellen. Die beiden Invarianten |, und ;; spannen den zweidimensionalen
Raum der Spannungszustande auf. Fur plastisch verformbare Medien kann die inter-
ne Spannung einen maximalen Wert nicht uberschreiten, der durch eine Bruchkurve’

t..n
P'P

im Spannungsraum beschrieben wird. Zwei Beispiele fur Bruchkurven sind in
Abb. 3.2 gezeigt. Im Falle plastischer Verformung wird ein Zustand auf der Bruch-
kurve, bei Spannungen unterhalb der Bruchgrenze innerhalb der Kurve eingenom-
men. Zustande au erhalb der Bruchkurve konnen nicht auftreten.

Die ,,genaue\® Form der Bruchkurve ist nicht bekannt, doch la t sich ihre un-
gefahre Form aus den Messungen z. B. des AIDJEX-Projekts ableiten: Um die be-
obachteten Eigenschaften des Meereises zu beschreiben, geringen Widerstand gegen
Divergenz, jedoch erheblichen Widerstand gegen Konvergenz und Scherung zu lei-
sten, mu die Bruchkurve etwa von der Form der beiden in Abb. 3.2 gezeigten
Kurven sein. Auch Modelle, die von einfachen geometrischen Formen der Eisschol-
len ausgehen (Hibler, 1977; Bratchie, 1984, Ukita und Moritz, 1995), sagen ahnliche
Bruchkurven voraus. Im folgenden wird die elliptische Bruchkurve

B =0 (3.17)

"Die Bruchkurve (engl. ,.yield curve\) wird auch als Flie kurve bezeichnet. In dieser unterschied-
lichen Namensgebung spiegelt sich wieder, da die Rheologie als Lehre von zah ussigen Medien
mit dem Ubergangsbereich zwischen Festkorpern und Fluiden befa t ist.

8Der gro skalige Kontinuumsansatz, der Meereis als ein plastisches Medium voraussetzt, ist
lediglich eine Approximation zur Beschreibung des Meereises, das auf kleinen Skalen aus sehr
unterschiedlich geformten Schollen besteht. Je nach Bescha enheit des Meereises variiert damit die
Form der Bruchkurve, die das jeweilige plastische Verhalten optimal beschreibt. Fur gro skalige
Modelle, deren Rheologie nicht vom kleinskalig vor ndlichen Zustand der Eisdecke abhangt, ist
diejenige Bruchkurve zu suchen, die im statistischen Mittel uber alle simulierten Prozesse die
realistischste Simulation erlaubt. In diesem Sinne ist die Bruchkurve eine empirische Gro e.
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2 2
1 1 1 I
—— = 2—+ + — = .
PP 2P 1 2eP 1=0 (3.18)
nach Hibler (1979) verwendet.® Die Exzentrizitat e der Ellipse ist ein empirischer
Parameter, der nach Hibler (1979) auf den Wert 2 gesetzt wird (Kapitel 3.6). Mit
der Wahl der elliptischen Bruchkurve sind die Viskositaten als

B

P
= (3.19)
=5 (3.20)

festgelegt. Der darin auftretende Ausdruck

qz 2
M = o +e 2"

= (4" +e 2 +4de 22, +2""0(1 e 2)  (3.21)

ist ein kinematisches Ma fur die gesamte Deformation der Eisdecke. (*') hangt
nur von den Invarianten "', und *';, des Tensors der Deformationsrate " ab und ist so-
mit unabhangig von der Wahl des Koordinatensystems. Durch die darin eingehende
Exzentrizitat e der elliptischen Bruchkurve wird die unterschiedliche Starke der Bei-
trage von Konvergenz und Scherung zur internen Spannung berucksichtigt. Durch
Einsetzen der Viskositaten nach Gl. 3.19 und 3.20 in das Rheologiegesetz (Gl. 3.16)
ist leicht nachzurechnen, da damit ein Zustand auf der elliptischen Bruchkurve
(GI. 3.18) eingenommen wird.

3.5 Schlie ungshypothese und Ubergangsregime

Einer Sonderbehandlung bedarf der Fall, in dem die Komponenten der Deformati-
onsrate sehr klein werden und im Extremfall gegen 0 gehen. Dann gehen auch die
Invarianten ', und ", sowie der Ausdruck (*') nach GI. 3.21 gegen 0, und die
Viskositaten (GI. 3.19) und (Gl. 3.20) werden unendlich gro . Dieses numerische
Problem ist eine Folge dessen, da bei sehr kleinen Deformationsraten die Annah-
me plastischen Verhaltens des Meereises nicht mehr physikalisch sinnvoll ist: Findet
keine nennenswerte Deformation der Eisdecke statt, so treten auch keine so hohen in-
ternen Spannungen auf, da die Bruchgrenze erreicht wird. Zur Beschreibung dieses
Grenzfalls, in dem das plastische Regime verlassen wird, ist eine Schlie ungshypo-
these erforderlich.

®Nach Ip (1993) und Hibler (pers. Mitteilung, 1994) liefern andere Bruchkurven ahnlicher Form
z. T. ebenso gute Ergebnisse wie die Ellipse nach Hibler (1979). Insbesondere die Sinuslinse (Brat-
chie, 1984) zeigt ein gutes numerisches Losungsverhalten. Die Suche nach der optimalen Bruchkurve
wird derzeit intensiv vom SIOM (Sea Ice { Ocean Modeling) Panel im ACSYS (Arctic Climate
System Study)-Projekt unter Beteiligung des Autors betrieben.
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Bereits im ursprunglichen Modell Hiblers (1979) ist bei sehr kleiner Deforma-
tionsrate eine Abweichung von plastischem Verhalten vorgesehen, indem die Visko-
sitaten durch die zusatzliche Beschrankung

max (322)

nach oben begrenzt werden. Gl. 3.20 gewahrleistet, da mit der Beschrankung
von zugleich auch  begrenzt wird. Soll die Beschrankung der Viskositaten wie
bei Hibler (1979) von der Eisharte P abhangig sein, so kann die Begrenzung nach
Gl. 3.22 als

P

max

min 2 (3.23)

angesetzt werden. Durch die Begrenzung der Viskositaten auf endliche Werte
tritt das numerische Problem unendlich hoher Viskositaten bei verschwindender De-
formationsrate nicht mehr auf. Das Modell enthalt somit zwei mogliche Regimes:
Fur min liegt plastisches Verhalten, fur < min dagegen linear-viskoses
Verhalten mit konstanten Viskositaten vor. Der Ubergang erfolgt sprunghaft beim
Grenzwert  qin.

Diese Behandlung des viskosen Falls bei sehr kleiner Deformationsrate nach
Hibler (1979) ist eine ad hoc-Annahme zur Vermeidung numerischer Komplikatio-
nen, die weder theoretisch noch experimentell fundiert ist. Nach diesem Ansatz ist
im Grenzfall verschwindender Deformationsrate die interne Spannung

Ilr!n0 = = Ilr!n0 n= (3.24)

nicht 0, sondern durch den Druckterm P=2 gegeben, der eine Kraft

|
Ilr!nOF— Er'P (3.25)

beschreibt. Eine solche Kraft, die bei ruhender Eisdecke ohne Deformation das
Eis di usionsartig auseinandertreiben wurde, wird jedoch nicht beobachtet. Au er-
dem fuhrt dieser Druckterm nach Ip (1993) dazu, da dieses Modell unrealistisch oft
ein volliges Erliegen der Eisdrift prognostiziert, bei der die interne Kraft die au eren
Antriebskrafte aufhebt.

Die im folgenden verwendete Annahme, da bei verschwindender Deformations-
rate auch die internen Spannungen verschwinden, liefert eine physikalisch sinnvollere
Beschreibung des viskosen Falls als der Ansatz Hiblers (1979). Dazu mu au er den
Viskositaten und auch der Druckterm P=2 im Spannungstensor modi ziert
werden, so da er im viskosen Fall gegen 0 strebt. Hierfur wird eine Regimefunktion
rp, eingefuhrt, die den Zusammenhang zwischen der tatsachlichen Eisharte P und
der Eisharte P, des idealplastischen Falls (Gl. 3.13) vermittelt:

P( ;hA)=P,(0A) () (3.26)

Die Regimefunktion rp( ) ist eine stetige, monoton wachsende Funktion mit
dem Wertebereich [0; 1]. Fur idealplastisches Verhalten ist r, = 1, fur linear-viskoses
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Verhalten dagegen r, = 0. Eine mogliche Regimefunktion, die einen sprunghaften
Wechsel vom linear-viskosen ins plastische Regime analog zu Hibler (1979) auch auf
die Eisharte P ubertragt, ware

C L _
rp( ) = 0 < ::: : (3.27)
1.0
0.1 4 =
0.0 - -
00 I I I I I
-3 -2 -1 0 1 2 3
log, (A7 A

Abbildung 3.3: Zwei Ansatze fur die Regimefunktion ry: Der sprunghafte Ubergang
viskosen Verhaltens in plastisches nach Hibler (1979) (dicke Linie) und der hier
neu eingefuhrte kontiniuierliche Ubergang (dunne Linie) nach Gl. 3.28. Die beiden
Ansatze unterscheiden sich nur im Ubergangsbereich = i, 1 und nahern sich
fur = min ¥ 0und = i ¥ L einander asymptotisch an.

Ein gleitender Ubergang anstelle eines sprunghaften ist jedoch eine angemes-
senere Beschreibung in gro skaligen Modellen: Die Deformationsrate ist hier das
Mittel uber gro ere Flachen, in denen lokal zum Teil hohere Deformationsraten mit
ausgepragt plastischem Materialverhalten, zugleich aber auch geringere Deformati-
onsraten mit viskosem Verhalten vorliegen. Dieser gleitende Regimeubergang wird
durch die im folgenden verwendete Regimefunktion

gut reprasentiert (Abb. 3.3). Fur ¥ 1 liegt idealplastisches, fur =0 linear-
viskoses Verhalten vor. Fur alle endlichen Werte > 0 ist das Materialverhalten
weder rein plastisch noch linear-viskos, sondern eine Mischung, die als nichtlinear-
viskos bezeichnet wird, da die Viskositaten uber die Regimefunktion nichtlinear von

abhangen. In ausgeschriebener Form sind die Viskositaten und die Eisharte mit
der Regimefunktion nach Gl. 3.28

B (3:29)
P

= 2 f — (3.30)

P = Po (3.31)
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Die Einfuhrung des Parameters in > 0 gewahrleistet, da die Nenner dieser
drei Gleichungen nicht 0 werden konnen, womit das numerische Problem des plasti-
schen Modells im viskosen Fall behoben ist. Die Eisharte wird fur kleine Deforma-
tionsraten im selben Ma e reduziert wie die Viskositaten, so da auch im viskosen
Regime der Spannungszustand stets auf einer Ellipse liegt, die allerdings kleiner als
im idealplastischen Fall ist. Dies ist die Fortsetzung des plastischen Verhaltens in
das viskose Regime bei Erfullung der Forderung, da die interne Spannung hier fur
verschwindende Deformationsraten gegen 0 gehen mu .10

Dieser Ansatz hat gegenuber dem viskos-plastischen Modell Hiblers (1979) ma-
thematisch einen erheblichen Vorteil : Wahrend bei idealplastischem Verhalten die
Abbildung der Deformationsrate " auf die interne Spannung  nicht umkehrbar
ist, da verschiedene Deformationsraten zu demselben Spannungszustand fuhren, ist
mit dem nichtlinear-viskosen Ansatz die Beziehung zwischen Deformationsrate und
interner Spannung ein-eindeutig.

Physikalisch wird das Materialverhalten im nichtlinear-viskosen Modell durch die
Wahl des Grenzwertes nn bestimmt, der den Ubergangsbereich zwischen viskosem
und plastischem Regime festlegt. Wahlt man i, hinreichend klein, so da >>

min 1IN Nahezu allen auftretenden Fallen gilt, so be ndet sich das Modell weit im
plastischen Bereich. Die Abweichung von idealplastischem Verhalten ist hier fur alle
praktischen Zwecke vernachlassigbar und kann durch Verringerung von i, beliebig
klein gemacht werden.

Das nichtlinear-viskose Modell ist somit ein generalisiertes Modell, das idealpla-
stisches Verhalten als besonderen Grenzfall enthalt. Fur hinreichend kleine Wahl
von nin kann es somit als verbesserte Implementierung des Modells Hiblers (1979)
angesehen werden. Wahlt man gro ere Werte fur in, SO tritt viskoses Verhalten
ofter oder sogar uberwiegend auf, was eine noch zu testende Alternative zu den pla-
stischen Rheologien darstellt. Mit Einfuhrung der Regimefunktion r, ist es moglich,
den gesamten Bereich zwischen viskosem und plastischem Verhalten im Modell ein-
zustellen und im Vergleich mit beobachteter Eisdrift zu testen.

3.6 Rheologieparameter

3.6.1 Rheologieparameter und Veri kationsmoglichkeiten

In die viskos-plastische Rheologie mit elliptischer Bruchkurve gehen in die internen
Krafte die vier in Tabelle 3.1 aufgefuhrten Rheologieparameter ein, von denen die
Eisdrift und daruber vermittelt die raumlichen Verteilungen der Eisdicke und der
Eiswachstumsrate abhangen. Die Einstellung geeigneter Werte fur die Rheologiepa-
rameter ist fur eine realistische Simulation wesentlich (Harder, 1994; Fischer und

1°Die Probleme mit dem viskosen Regime wurden bereits von Ip (1993), Hibler (1994, pers.
Mitteilung) und Gray und Killworth (1995) erkannt und untersucht. Die Einfuhrung einer verall-
gemeinerten Regimefunktion r, und die formale Darlegung, wie mit ihr ein konsistenter, numerisch
stabiler, gleitender Ubergang zwischen den beiden Regimes beschrieben werden kann, ist dort je-
doch nicht zu nden und stellt eine neue, wesentliche Verbesserung der bisherigen plastischen
Modelle dar.
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Lemke, 1994; Fischer, 1995).

Rheologieparameter Symbol Wert
Eisharteparameter P 27500Nm 2
Exzentrizitat der Bruchkurve | e 2
Eiskonzentrationsparameter | C 20
Regimeparameter min 2 10 °s 1

Tabelle 3.1: Die Parameter der viskos-plastischen Meereisrheologie mit elliptischer
Bruchkurve, ihre symbolische Bezeichnung und ihr Wert.

Die gro skalig wirksamen internen Krafte ergeben sich als das statistische Mittel
vieler klein- und mesoskaliger Prozesse, die nicht achendeckend simultan beobachtet
werden konnen. Die Rheologieparameter sind daher reine Modellparameter, fur die
keine Methoden einer direkten experimentellen Bestimmung zur Verfugung stehen.
Eine indirekte Moglichkeit der Veri kation der Modellparameter besteht allerdings
im Vergleich der simulierten Eisdrift mit beobachteten Bojentrajektorien (Kapitel 5).

3.6.2 Eisharte

Der Eisharteparameter P ist der wichtigste Rheologieparameter, denn er macht den
wesentlichen Unterschied zu anderen, einfacheren Eismodellen aus: Das Meereis setzt
konvergenter Drift einen Widerstand entgegen, der durch die Eisharte P nach den
Gln. 3.13 und 3.26 beschrieben wird. Die Gro e der Eisharte P ist proportional zu
dem konstanten Eisharteparameter P . Neben dem Widerstand gegen Konvergenz
besitzt das Meereis im viskos-plastischen Modell Hiblers (1979) zudem Scherkrafte,
die ebenfalls proportional zu P sind.

Somit ist der Eisharteparameter P die Konstante, die die Starke der internen
Krafte bestimmt. Wird P zu niedrig gewahlt | im Extremfall P = 0, so da
keine internen Krafte auftreten |, stapelt sich das Eis schon nach kurzer Zeit in
Regionen konvergenter Eisdrift zu unrealistisch gro en Eisdicken auf. Wird hingegen
P zu hoch angesetzt, so bringen die starken internen Krafte die Eisdrift nahezu zum
Erliegen, und das Modell verhalt sich wie ein rein thermodynamisches (Harder, 1994;
Fischer, 1995).

Der Eisharteparameters P mu daher so gewahlt werden, da das Eis einerseits
einen spurbaren Widerstand gegen Konvergenz und Scherdeformation leistet, ande-
rerseits sich aber in einem raumlich recht homogenen Driftgeschwindigkeitsfeld, das
nur schwache Deformation bewirkt, ungehindert bewegen kann. Der geeignete Wert
fur P hangt daher vom Antriebsfeld, vor allem vom Wind als Hauptantrieb der
Meereisdrift, ab. Insbesondere hat Harder (1994) gezeigt, da bei Verwendung von
Monatsmitteln anstelle taglicher Werte fur den Windantrieb P um den Faktor zwei
reduziert werden mu : Da die mittlere Starke der Windschubspannung bei monatli-
chen statt taglichen Werten die erheblichen kurzzeitigen Fluktuationen nicht enthalt
und daher deutlich geringer ausfallt, mu das Meereis im Modell weicher gemacht
werden, um vergleichbare Resultate zu erzielen.



3.6. RHEOLOGIEPARAMETER 47

Die prognostischen Variablen des Modells reagieren unterschiedlich sensitiv auf
Variationen von P . Die Eisdriftgeschwindigkeiten und vor allem die daraus abgelei-
teten Trajektorien variieren schon bei geringen Anderungen des P deutlich (Harder,
1994; Fischer, 1995). Die raumliche Eisdickenverteilung reagiert schwacher; nach den
Sensitivitatsstudien von Fischer und Lemke (1994) bewirkt erst eine Variation des
P um 30% eine Anderung des gesamten Eisvolumens um 10%. Eiskonzentration
und -ausdehnung, die vor allem durch die Thermodynamik bestimmt sind, zeigen
sogar noch geringere Abhangigkeit von P .

3.6.3 Form der Bruchkurve

Ein weiterer Rheologieparameter ist die Exzentrizitat e = = der elliptischen
Bruchkurve (GI. 3.18), die das Verhaltnis der Volumenkompressionsviskositat  zur
Scherviskositat ~ ausdruckt. Bratchie (1984) entwickelt, ausgehend von der Be-
trachtung eines Feldes wechselwirkender Eisschollen, eine theoretische Ableitung der
Bruchkurve GI. 3.17, die auf die Form der Sinuslinse (engl. ,.sine lens\)

o !
P’ P

B = %+Sin 5 =0 (3.32)

fuhrt. Zu einem ahnlichen Ergebnis kommen auch Ukita und Moritz (1995).
Wahrend die Form der elliptischen Bruchkurve (Gl. 3.18) von dem Rheologiepara-
meter e abhangt, ist die Form der Sinuslinse (Gl. 3.32) durch die Theorie festgelegt.
Es stellt sich heraus, da gerade fur die von Hibler (1979) verwendete Exzentrizitat
e = 2 die Ellipse und die Sinuslinse eine sehr ahnliche Form aufweisen (Abb. 3.2).
Nach den Untersuchungen von Ip (1993) konnen mit beiden Bruchkurven ahnliche,
realistische Modellergebnisse erzielt werden.

Bei Verwendung einer elliptischen Bruchkurve ist e = 2 eine sinnvolle Wahl,
die u. a. durch die umfassende Auswertung der mit Satelliten beobachteten Eisdrift
durch Stern et al. (1995) gestutzt ist. Die Sensitivitatsstudien von Fischer (1995),
bei denen Simulationen mit verschiedenen Werten fur e mit beobachteter Bojendrift
verglichen werden, bestatigen dies ebenfalls und zeigen, da e > 1:5 gewahlt werden
sollte, damit die Scherkrafte an Kusten nicht zu stark werden.

3.6.4 Eiskonzentrationsparameter

Der in die Eisharte (GI. 3.13) eingehende Eiskonzentrationsparameter C mu so
gewahlt werden, da die internen Krafte nur bei hohen Eiskonzentrationen A, wenn
die Schollen in enger Wechselwirkung miteinander stehen, wirksam werden. Wie
Abb. 3.1 zeigt, ist dies fur den von Hibler (1979) angesetzten Wert C = 20 gege-
ben, der fur den Referenzlauf verwendet wird. Nach den Sensitivitatsstudien von
Fischer (1995) reagiert das Modell hinsichtlich Eisausdehnung und Eisdicke nicht
sehr sensitiv gegenuber Variationen von C.
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3.6.5 Regimeparameter

Der in die Regimefunktion r, (Gl. 3.28) eingehende Parameter ;, unterscheidet
das plastische vom viskosen Regime. Er bildet eine untere Grenze fur das Ma der
Gesamtdeformation , das von der Gro enordnung U=L ist und somit von der
Skala der Eisdriftgeschwindigkeit U sowie von der raumlichen Langenskala L des
Modells abhangt. Soll in Anlehnung an Hibler (1979) in fast allen Fallen plastisches
Verhalten auftreten, mu

min T (3.33)

gewahlt werden.'! Ein sinnvoller Wert ist ;» 10 *U =L, mit dem im fol-
genden min = 2 10 °s ! gesetzt wird. Die Wahl des Werts i, = 2 10 % !
entspricht gerade der Begrenzung fur die Viskositat max = P 5 108s im
ursprunglichen Modell Hiblers (1979) (siehe GI. 3.22 und Gl. 3.23).

Nach Zhang und Hibler (1994, pers. Mitteilung) konvergiert die numerische Losung der Krafte-
bilanz bei einer Erhohung des Wertes von  in rascher, stellt dann jedoch eine schlechtere Nahe-
rung an ideal-plastisches Verhalten des Meereises dar.



Kapitel 4

Antrieb und Numerik

4.1 Raumliche und zeitliche Diskretisierung

Das in Kapitel 2 vorgestellte kontinuumsmechanische Modell beschreibt die Ent-
wicklung der das Meereis charakterisierenden Variablen als stetige und beliebig oft
di erenzierbare Funktionen des Ortes und der Zeit. Zur numerischen Losung wird ei-
ne Diskretisierung vorgenommen: Fur eine endliche Anzahl raumlicher Gitterpunkte
werden die physikalischen Gleichungen des Modells uber eine endliche Anzahl dis-
kreter Zeitschritte der Lange t integriert. Ableitungen werden durch Bruche niter
Di erenzen approximiert, z. B. @h=0t h=t. Diese in der numerischen Modellie-
rung weit verbreitete Diskretisierung wird fur dynamische Meereismodelle ausfuhr-
lich von Hibler (1979, Anhang A) sowie Stossel (1992) beschrieben. Eine allgemeinere
Ubersicht der numerischen Methoden geben Arakawa und Mesinger (1976).

Das Modell arbeitet mit einem taglichen Zeitschritt ( t = 86400 s), womit eine
gute zeitliche Au osung des Jahresgangs der Eisbedeckung erzielt wird. Die raum-
liche Diskretisierung erfolgt auf einem Gitter des B-Typs (Arakawa und Mesinger,
1976; siehe auch Fischer, 1995), das Abb. 4.1 zeigt. Das Modellgitter deckt die ge-
samte Arktis sowie die angrenzende Gronlandsee ab. Es verwendet ein spharisches
Koordinatensystem, das dem geographischen Koordinatensystem ahnlich, gegenuber
diesem jedoch rotiert ist, um die Singulariat am Nordpol zu vermeiden. Die raum-
liche Au osung betragt 1 (ca. 110 km). Der Nordpol des spharischen Modellgit-
ters liegt im Indischen Ozean bei 0 N 60 O in geographischen Koordinaten; der
Modellaguator verlauft entlang der geographischen Langengrade 30 W (positive x-
Koordinate) und 150 O (negative x-Koordinate) durch den geographischen Nordpol,
durch den auch der 0 -Meridian des Modells geht.

4.2 Antrieb

Dem Meereismodell werden explizit zeitabhangige Randbedingungen vorgeschrie-
ben, die als ,,Antrieb\ bezeichnet werden und die zeitliche Entwicklung der progno-
stischen Variablen kontrollieren.
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4.2.1 Atmospharischer Antrieb
Windfeld

Der Wind in 10m Hohe sowie die Luft- und Taupunkttemperatur in 2m Hohe werden
aus den globalen Analysen des Europaischen Zentrums fur mittelfristige Wettervor-
hersage (ECMWF) abgeleitet. Die Daten liegen in sechstundigen Intervallen fur die
Jahre 1986{1992 komplett vor. Fur den Modellantrieb werden die vom ECMWF auf
einem Gitter mit 1:125 Au osung in geographischen Koordinaten gelieferten Ana-
lysen auf das Modellgitter mit einem bilinearen Ansatz (Harder, 1994) interpoliert,
der auch zur Simulation von Bojentrajektorien verwendet wird.

Das Antriebsfeld der Windgeschwindigkeit u, in 10m Hohe wird der Lange des
Modellzeitschritts durch Bildung von Mittelwerten uber 24 Stunden angepa t. Simu-
lationen von Drifttrajektorien im Weddellmeer (Harder, 1994; Fischer, 1995) unter
Verwendung des ECMWF-Windfelds zeigen eine gute Ubereinstimmung mit beob-
achteter Drift von Meereisbojen und bestatigen, da die ECMWF-Analysen des
Windes ein geeigneter Modellantrieb sind.

Temperaturfelder

Die vom ECMWEF gelieferten Lufttemperaturen T, [K] und Taupunkttemperaturen
T4 [K] in 2m Hohe konnen dagegen nicht ohne gro ere Korrekturen verwendet wer-
den, was anhand Abb. 4.2 deutlich wird. Dargestellt ist die Zeitserie der ECMWF-
Lufttemperatur am Nordpol, die ein reprasentatives Beispiel fur alle polaren Re-
gionen gibt, die im ECMWF-Modell als meereisbedeckt angenommen werden. Man
erkennt in Abb. 4.2, da die Temperatur durch klimatologische Monatsmittel be-
stimmt ist, von denen nur sehr kleine Abweichungen in der Gro enordnung von 1 C
auftreten. Die naturliche Variabilitat der Lufttemperatur ist nicht enthalten. Ebenso
ist das Festhalten der Temperatur auf einem nahezu konstanten Wert wahrend eines
Monats mit plotzlichen Temperatursprungen von mehr als 10 C bei Monatswech-
seln eine unrealistische Vorgabe. Die Lange der Sommerperiode ist mit drei Monaten
anderthalb mal so lang wie die beobachtete (Colony et al., 1992). Die mittlere Som-
mertemperatur variiert von 0 C im Jahr 1986 auf unrealistische 2 C im Jahr 1992,
was ausschlie lich numerischen Umstellungen im ECMWF-Modell zuzuschreiben ist.
Diese Unzulanglichkeiten, die auch von Kottmeier und Sellmann (1995) festgestellt
wurden, treten bei Lufttemperatur und Taupunkt gleicherma en auf.

Da zur Zeit keine besseren Antriebsdaten zur Verfugung stehen, werden die
ECMWEF-Temperaturdaten einem Korrekturverfahren unterzogen. Zunachst werden
quasiklimatologische Monatsmittelwerte fur jeden der zwolf Monate des Jahres be-
rechnet, in die jeweils die ECMWEF-Daten aus allen sieben Jahren eingehen. Eine
weitere Korrektur (Colony et al., 1992) besteht darin, da in der Sommerperiode
vom 15. Juni bis 15. August keine Temperaturen unter dem Gefrierpunkt zugelas-
sen werden. Fur den taglichen Antrieb werden die Temperaturen linear aus diesen
quasiklimatologischen Monatsmittelwerten interpoliert.

Dieses Verfahren beseitigt die kunstliche interannuale Drift der Sommertempe-
raturen und vermeidet Temperatursprunge bei Monatswechseln. In den korrigierten
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Daten dauert die Sommerperiode nur noch zwei Monate (15. Juni bis 15. August)
und steht damit gut in Ubereinstimmung mit Beobachtungen (Colony et al., 1992).
Die in den ECMWEF-Daten ohnehin sehr schwachen Fluktuationen der Lufttempe-
ratur sind nun vollig unterdruckt. Die korrigierten Temperaturdaten stellen einen
geglatteten, quasiklimatologischen Jahresgang mit Variationen auf der Zeitskala von
einem Monat dar, der fur alle sieben Jahre gleich ist.

Trotz dieser Korrektur bleibt die Gute der Antriebsdaten ungenugend. Weder
synoptische Wetterereignisse noch interannuale Variabilitat sind reprasentiert. Dies
zeigt, da Vorhersagemodelle fur die Atmosphare eine bessere Beschreibung der
Bodenrandbedingung (Ozean/Meereis) in polaren Regionen benotigen. Eine weitere
Anforderung ist eine einheitliche Reanalyse der Beobachtungsdaten, durch die ein
konsistenter Antriebsdatensatz ohne kunstliche E ekte durch Modellveranderungen
gegeben ware.

Wolken und Niederschlag

Fur den Bewolkungsgrad® A; und die Niederschlagsrate P,, werden raumlich kon-
stante, klimatologische Monatsmittel verwendet, zwischen denen die Werte fur die
einzelnen Tage linear interpoliert werden. Der Datensatz fur die Bewolkung beruht
auf Ebert und Curry (1993), der fur die Niederschlagsrate auf Vowinkel and Orvig
(1970).

Solare Einstrahlung

Die solare Einstrahlung Rs.» wird nach der empirischen Formel aus Parkinson und
Washington (1979)

cos’Z
(cosZ + 2:7)e, 10 5+ 1:085cosZ + 0:1

Rs# = So (1 Ag) 4.1)

nach Zillman (1972), erganzt um die Wolkenkorrektur (1 ~ A2) nach Laevastu
(1960), beschrieben. Darin ist S, = 1353W=m? die Solarkonstante, Z der solare Ze-
nithwinkel und e, der Partialdruck [Pa] des Wasserdampfs in der Luft, der aus der
Taupunkttemperatur T4 berechnet wird (siehe Anhang A). Nach den Standardfor-
meln der Geometrie (Sellers, 1965) ist

cosZ =sin?sin +cos”cos cos p 4.2)

wobei ” die geographische Breite, die Deklination und | den Stundenwinkel
bezeichnet. Fur die Deklination , deren Wert wahrend eines Tages d als konstant
angenommen wird, geben Parkinson und Washington (1979) die Formel

=23:44 cos (172 d) 180 (4.3)

'Der Bewolkungsgrad nimmt Werte zwischen 0 fur wolkenfreien und 1 fur vollig bedeckten
Himmel an.
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an, die nicht einfach ubernommen werden kann. Parkinson und Washington
(1979) verwenden in ihrem Modell 360 statt 365 Tage pro Jahr. Der Faktor =180
entstammt der speziellen Wahl von 360 Tagen pro Jahr und hat nichts mit der Um-
rechnung von Winkeln aus Grad in Radiant zu tun. Die allgemeine Formulierung
von Gl. 4.3 lautet

#

dh 180 (4.4)

= 23:44 cos

Ng

wobei ng die Anzahl der Tage im Jahr, d 2 f1;2;:::; ngg den aktuellen Tag und
dn, = 172 den Tag mit dem hochsten Sonnenstand (Sommersonnenwende am 21.
Juni) bezeichnet. Um alle Winkel konsistent in Grad anzugeben, wird in Gl. 4.4 der
Faktor aus Gl. 4.3 durch 180 ersetzt. Der Stundenwinkel | durchlauft innerhalb
eines ganzen Tages (naherungsweise) den vollen Bereich von 180 bis +180 . Zu
einer gegebenen Sonnenzeit tg 2 [0; 24 ist

ts

= 1 =
n 12

180 (4.5)

Langwellige Gegenstrahlung

Die langwellige Einstrahlung R;.» aus der Atmosphare auf die Eis- bzw. Schneeober-
ache wird nach dem Stefan-Boltzmann-Gesetz

Ris= a gTa (4.6)

beschrieben, in dem , die Emissivitat der Atmosphare im Infrarotbereich, g =
5:67 10 8wWm 2K * die Stefan-Boltzmann-Konstante und T, die 10m-Lufttempe-
ratur ist. Die Emissivitat der Atmosphare wird nach der empirischen Formel von
Konig-Langlo und Augstein (1994) als Funktion des Bewolkungsgrads A,

a(Ac) = 0:765 + 0:22 A3 4.7

angesetzt, die durch Messungen in Arktis wie Antarktis belegt ist.

4.2.2 Ozeanischer Antrieb
Neigung der Ozeanober ache

Die Neigung der Ozeanober ache rH ist einem Lauf des Ozeanmodells von Ger-
des und Koberle (1995) fur den Nordatlantik und den Arktischen Ozean entnom-
men. Da die Gitterpunkte des Meereismodells eine Teilmenge der Gitterpunkte des
Ozeanmodells sind, ist hierfur keine Interpolation notig. Dieser Antriebsterm ist
ein zeitlich konstantes, klimatologisches Jahresmittel. Mit verbesserten, gekoppel-
ten Ozean-Meereismodellen wird es kunftig auch moglich sein, den Jahresgang der
Neigung der Ozeanober ache zu simulieren.
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Geostrophischer Ozeanstrom

Der Ozeanstrom u,, (Abb. 4.3) wird uber die geostrophische Beziehung

Uy = %R -»rH (48)

aus der Neigung der Ozeanober ache rH abgeleitet und stellt somit ebenfalls
ein zeitlich konstantes, klimatologisches Jahresmittel dar.

Ozeanischer Warme u

Der in die thermodynamische Energiebilanz eingehende vertikale ozeanische Warme-

u Q. wird einem an das Meereismodell angekoppelten, prognostischen Modell
der ozeanischen Deckschicht entnommen, welches als dem Meereismodell au erliche
.black box\ behandelt wird: Das Eismodell ubergibt dem Deckschichtmodell die
prognostischen Variablen wie Eis- und Schneedicke sowie die Antriebsgro en wie
Windschubspannung und Su wasser u . Die vom Deckschichtmodell an das Eismo-
dell zuruckgegebene Gro e ist der ozeanische Warme u Q..

Im Unterschied zu den anderen Antriebsgro en hangt der ozeanische Warme u

Qo somit von den prognostischen Variablen des Eismodells ab. Dadurch weist er ei-
ne raumliche und zeitliche Variabilitat auf, die eine realistischere Beschreibung der
Natur liefert als die in anderen Simulationen (vgl. Hibler (1979), Parkinson und Wa-
shington (1979)) oft getro ene Annahme eines konstanten ozeanischen Warme usses
Q,. Die nahere Untersuchung der thermodynamischen Kopplung und Wechselwir-
kung von Meereis und ozeanischer Deckschicht fallt au erhalb des Rahmens dieser
Arbeit uber die Dynamik des Meereises.?

Das verwendete Deckschichtmodell mit exponentiellem Temperatur- und Salzge-
haltspro | geht auf Lemke (1987) zuruck und ist dort sowie in Lemke et al. (1990)
ausfuhrlich beschrieben. Das Modell ist eindimensional in dem Sinne, da es nur
vertikale Flusse simuliert und keinen horizontalen Austausch enthalt.® Insofern aber
jede Gitterzelle eine eigene, von den Nachbarzellen unabhangige prognostische Deck-
schicht enthalt, ist eine Variation des ozeanischen Warme usses in den beiden hori-
zontalen Dimensionen gegeben.

Die unteren Randbedingungen (Temperatur und Salzgehalt) des Deckschicht-
modells sowie die beobachteten Werte des Salzgehaltes in der Deckschicht, an die
das Deckschichtmodell mit einer Newtonschen Kopplung mit einer Zeitkonstanten
von 100 Tagen angekoppelt ist, sind dem von Legutke (1992) aufbereiteten Levitus-
Datensatz entnommen.

2Die Wechselwirkung von Deckschicht und Meereis im gekoppelten Modell wurde von Legutke
(1992) fur die Arktis und von Fischer (1995) fur das Weddellmeer untersucht.

3Die Berucksichtigung horizontaler Transporte in der Deckschicht wurde eine wichtige Verbes-
serung des Modells darstellen.
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4.3 Anfangsbedingungen

Als Anfangsbedingung wird ein eisfreier Ozean vorgegeben, d. h. die das Eis cha-
rakterisierenden Gro en (Eisdicke, Bedeckungsgrad, Driftgeschwindigkeit, Eisalter,
Eisrauhigkeit) sind alle auf den Startwert 0 gesetzt. Diese Anfangsbedingung ver-
meidet insbesondere willkurliche Vorgaben fur das Eisalter und die Eisrauhigkeit.
Alles Eis, das im Verlauf der Simulation auftritt, wird vom Modell selbst gebildet.
Simulationen mit verschiedenen anderen Anfangsbedingungen fur die Eisdicke
und den Bedeckungsgrad zeigen, da der zyklostationare Gleichgewichtszustand des
Modells nicht signi kant von der Wahl dieser Anfangsbedingungen abhangt.
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Abbildung 4.1: Modellgitter fur vektorielle Gro en. Skalare Gro en sind in der Mitte

zwischen jeweils vier benachbarten Vektorgitterpunkten de niert (B-Gitter). In der

Framstra e markieren Kreise die vier Gitterzellen, an denen der Meereisexport aus

dem Arktischen Ozean berechnet wird.
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Abbildung 4.2: Zeitserie der 2m-Lufttemperatur am Nordpol nach den Analysen des
ECMWF-Modells im Zeitraum 1986{1992.
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Abbildung 4.3: Der fur den Modellantrieb verwendete geostrophische Ozeanstrom
nach Gerdes und Koberle (1995).
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Kapitel 5

Dynamik des Meereises im
Standardmodell

5.1 Dicke und Ausdehnung der Eisdecke

Die Standardsimulation integriert die prognostischen Gleichungen uber einen Zeit-
raum von 21 Jahren (7671 Tage), der aus der dreifachen Wiederholung des sie-
benjahrigen Zeitraums der Jahre 1986 { 1992 besteht, fur den die Antriebsdaten
vorliegen. Die Zeitserie des gesamten Eis- und Schneevolumens, raumlich integriert
uber das gesamte Modellgebiet, zeigt Abb. 5.1.

Die Simulation beginnt mit der Anfangsbedingung eines eisfreien Ozeans (Kapi-
tel 4), der unter den winterlichen Bedingungen am Jahresanfang rasch zufriert. Im
Laufe mehrerer Jahre baut sich eine Eisdecke auf, deren Dicke anfangs rasch, spater
langsamer zunimmt und schlie lich einen zyklostationaren Zustand erreicht, in dem
sich sommerliches Schmelzen und winterliches Gefrieren im langjahrigen Mittel ba-
lancieren.

Die Simulationsergebnisse werden den letzten sieben Jahren entnommen, in de-
nen sich das Modell bereits in einem zyklostationaren Zustand be ndet, der nicht
mehr signi kant von den Anfangsbedingungen und dem Einschwingproze abhangt.
Die in verschiedenen Jahren unterschiedlichen Eigenschaften der Eisdecke, die in
Abb. 5.1 in den Variationen der Minima und Maxima des Eisvolumens erkennbar
sind, werden durch die interannualen Variationen des Windfelds verursacht.

Die raumliche Verteilung der mittleren Eisdicke ist in Abb. 5.4 fur den Winter
(Februar 1987) und in Abb. 5.5 fur den Sommer (August 1987) gezeigt. Im Winter
ist der gesamte arktische Ozean eisbedeckt, und der Ausstrom von Meereis entlang
der Ostkuste Gronlands ist deutlich erkennbar. Im Sommer geht die Eisdecke insbe-
sondere uber dem Eurasischen Schelf nordlich Sibiriens sowie im Ostgronlandstrom
deutlich zuruck, was in guter Ubereinstimmung mit den Beobachtungen (NASA-
Atlas von Gloersen und Campbell, 1993) steht. Die zentrale Arktis und die Regionen
nordlich Gronlands und des Kanadischen Archipels weisen dickes Eis auf, das auch
im Sommer nicht verschwindet | auch hier stimmen die Simulationsergebnisse mit
den Beobachtungen uberein.

Wahrend die Eisausdehnung mit Fernerkundungsverfahren achendeckend beob-
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Abbildung 5.1: Zeitserie des Eis- (dicke Linie) und des Schneevolumens (dunne
Linie), integriert uber das gesamte Modellgebiet, fur die 21 Jahre (7671 Tage) der
Simulation. Man erkennt den saisonalen Zyklus, den Einschwingvorgang wahrend
der ersten Jahre der Simulation und das Erreichen eines zyklostationaren Zustands
nach mehreren Jahren.

achtet werden kann, ist dies fur die Eisdicke derzeit nicht der Fall. Fur die raumliche
Verteilung der Eisdicke gibt es erst wenige, nicht die ganze Arktis abdeckende Beob-
achtungsdatensatze, die zudem saisonale Zyklen und interannuale Variationen nicht
au osen. Wichtige Arbeiten auf diesem Gebiet stammen von Bourke und McLa-
ren (1992) (Abb. 5.2, siehe auch Barry et al., 1993) und von Le Shack (Abb. 5.3;
siehe Hibler, 1980), die durch Analyse der Eisecholotaufnahmen zahlreicher U-Boot-
Missionen Bilder der raumlichen Verteilung der Eisdicke (ohne saisonale Variatio-
nen) ableiten. Diese zeigen ein Maximum der Eisdicke von mehr als 6 m nordlich
Gronlands und des Kanadischen Archipels, eine Eisdicke von 3{4 m in der zentra-
len Arktis und eine auf weniger als 2 m abnehmende Eisdicke nordlich Sibiriens.
Das raumliche Muster wie auch die Zahlenwerte der mittleren Eisdicke aus diesen
Beobachtungen decken sich gut mit den Modellergebnissen (Abbn. 5.4 und 5.5).

Das Modell enthalt eine prognostische Schneeschicht, die auf Owens und Lem-
ke (1990) zuruckgeht und eine Verbesserung gegenuber dem Modell Hiblers (1979)
darstellt, da hiermit die E ekte der reduzierten Warmeleitung und der erhohten
Albedo durch Schnee berucksichtigt werden, die das thermodynamische Eiswachs-
tum modi zieren. Au erdem bewirkt die im Modell berucksichtigte Advektion den
Transport des in einer Region auf das Meereis gefallenen Schnees uber zum Teil weite
Strecken, ehe er anderenorts schmilzt und einen Su wassereintrag in die ozeanische
Deckschicht bildet.

Die Zeitserie (Abb. 5.1) des uber das gesamte Modellgebiet integrierten Schnee-
volumens zeigt den saisonalen Zyklus der simulierten Schneedecke, die den Win-
ter uber allmahlich akkumuliert und im Sommer in einem relativ kurzen Zeitraum
schmilzt. Wahrend weniger Wochen im August verschwindet der Schnee praktisch
vollstandig. Uber dem dicken Eis nordlich Gronlands ist die Schneedecke im Win-
ter (Abb. 5.6) mit uber 30 cm dicker als mit nur 10{20 cm uber dem dunneren,
jungeren Eis uber dem Eurasischen Schelf, auf dem der Schnee noch nicht so lange
akkumulieren konnte.
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Abbildung 5.2: Klimatologisches Jahresmittel der beobachteten Eisdicke [m] nach
Bourke und McLaren (1992). Die Messungen wurden mit U-Boot-gestutzten Eisecho-
loten (upward looking sonar - ULS) durchgefuhrt.
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Abbildung 5.3: Klimatologisches Jahresmittel der beobachteten Eisdicke [m] nach Le
Shack, abgebildet bei Hibler (1980).
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Abbildung 5.4: Simulierte mittlere Eisdicke [m] im Februar 1987 (Wintersituati-
on). Die Eiskante (hier bei 10 cm mittlerer Eisdicke de niert) wird durch die dicke
Linie angezeigt. Man erkennt ein Maximum der Eisdicke nordlich Gronlands und
Kanadas, geringere Eisdicken uber den eurasischen Schelfgebieten nordlich Sibiriens
sowie den Meereisexport durch die Framstra e. Da die Advektion von Warme mit
dem Golfstrom in diesem Modell noch nicht berucksichtigt ist, wird die Eisausdeh-
nung in der Gronlandsee uberschatzt.
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Abbildung 5.5: Simulierte mittlere Eisdicke [m] im August 1987 (Sommersituati-
on). Insbesondere uber den eurasischen Schelfgebieten wird das dort junge, dunne
Eis im Sommer weitgehend geschmolzen. Das gro skalige raumliche Muster mit dem
dicksten Eis nordlich Gronlands und Kanadas bleibt auch im Sommer erhalten. Die
Lage der Eiskante (dicke Linie) im Sommer hangt stark von au eren Antriebsgro en

(Lufttemperatur, Strahlung) und Modellparametern (Albedo, Warmeaustauschkoe -
zienten) ab.
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Abbildung 5.6: Simulierte mittlere Schneedicke [m] im April 1992 als Beispiel fur die
Situation am Ende des Winters. Im Sommer schmilzt die Schneedecke vollstandig.
Das durch die Wechselwirkung von Thermodynamik und Advektion entstandene

raumliche Muster der Schneedickenverteilung steht in guter Ubereinstimmung mit
den Beobachtungen (Barry et al., 1993).
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Noch weniger als fur die Eisdicke stehen fur die Schneedicke achendeckende,
kontinuierliche Messungen zur Verfugung. Gleichwohl gibt es immer wieder Expe-
ditionen in die Arktis, aus denen eine Vielzahl stichprobenartiger Beobachtungen
gewonnen wird (Barry et al., 1993; Tucker et al., 1987; Hanson, 1980; Buzuev et al.,
1979; Buzuev und Dubovtsev, 1978; Loshchilov, 1964; lakovlev, 1960): winterliche
Schneedicken von 10{40 cm, starke Schneeschmelze im Sommer und Abnahme der
Schneedicke vom gronlandisch-kanadischen zum sibirischen Sektor { diese beobachte-
ten Eigenschaften der Eisdecke werden vom Modell qualitativ richtig wiedergegeben.

5.2 Drift und Kinematik des Meereises

Fur die Eisdrift ist die Windschubspannung einer der wichtigsten Antriebsterme, oft
sogar der dominierende. Mit dem verwendeten taglichen Windfeld weist die simu-
lierte Eisdrift entsprechend hohe zeitliche Variabilitat auf | mit dem Wind kann
sich die Drift von einem Tag zum anderen drastisch andern. Auch auf der zeitlichen
Skala von Monatsmitteln ist die Variabilitat der Eisdrift hoch. Neben dem saisonalen
ZykKlus zeigt sich eine betrachtliche interannuale Variabilitat. Je nach betrachtetem
Monat und Jahr kann sich beispielsweise der Beaufort-Wirbel umdrehen, und Lage
und Starke des Transpolaren Driftstroms und des Eisexports durch die Framstra e
(Kapitel 8) schwanken stark.

Einen Uberblick uber die mittlere Eisdrift geben deren Jahresmittel in Abb. 5.7
fur 1987 und in Abb. 5.8 fur 1992. Man erkennt den Beaufort-Wirbel, den Transpola-
ren Driftstrom, den Eisexport aus den eurasischen Schelfgebieten und den Eistrans-
port im Ostgronlandstrom. Die wichtigen Eigenschaften der beobachteten gro ska-
ligen Zirkulation des Meereises werden adaquat wiedergegeben. Die Werte der Drift-
geschwindigkeit und der damit erfolgenden Transporte stehen in guter Ubereinstim-
mung mit den Beobachtungen (Kapitel 8).

Der Vergleich der Jahresmittel fur 1987 (Abb. 5.7) und 1992 (Abb. 5.8) gibt
ein Beispiel fur die interannuale Variabilitat der Eisdrift. Die gro skalig relevanten
Phanomene wie Beaufort-Wirbel, Transpolarer Driftstrom und Ostgronlandstrom
treten in beiden Jahren auf ] ebenso in den anderen der insgesamt sieben simulier-
ten Jahre. Zugleich erkennt man, wie die Lage und Intensitat dieser Phanomene von
Jahr zu Jahr schwankt. Die Verfugbarkeit von Antriebsdaten uber derzeit sieben
(und demnachst mehr als funfzehn) Jahre erlaubt eine Abschatzung der interannu-
alen Variabilitat der Eisdecke. Wahrend in einfachen Klimamodellen zunachst die
langfristigen Mittel der Eiseigenschaften relevant sind, ist fur Untersuchungen der
Klimavariabilitat auf Zeitskalen von Monaten bis Jahren auch die durch naturliche
oder anthropogene Anderungen der Umweltbedingungen hervorgerufene Schwan-
kungsbreite der Eigenschaften der Eisdecke wichtig.!

Das vom Meereismodell prognostizierte Geschwindigkeitsfeld in Eulerscher Dar-
stellung kann nach dem von Harder (1994) entwickelten Verfahren zur Berechnung
von Trajektorien in Lagrangescher Darstellung verwendet werden, die direkt mit

!Die Anforderung, neben der mittleren Eisdrift auch deren Variationen auf verschiedenen Zeit-
skalen wiederzugeben, ist ein wichtiger Test der Meereismodelle.
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Abbildung 5.7: Simulierte Eisdriftgeschwindigkeit im Jahresmittel 1987. Fur Ge-
schwindigkeiten unter 1cms=s ist die Gro e der Pfeilspitzen linear reduziert. Das
Modell reproduziert den Beaufortwirbel, den Transpolaren Driftstrom und besonders

hohe Driftgeschwindigkeiten im Ostgronlandstrom in guter Ubereinstimmung mit Be-
obachtungen. Vgl. auch Abb. 5.8.
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Abbildung 5.8: Simulierte Eisdriftgeschwindigkeit im Jahresmittel 1992. Im Ver-
gleich mit 1987 (Abb. 5.7) zeigt sich, da das Zirkulationsmuster auf gro en Skalen
ahnlich ist, jedoch lokale Unterschiede (z. B. in Lage und Struktur des Beaufort-
Wirbels) aufweist, die die interannuale Variabilitat erkennen lassen.
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beobachteten Trajektorien von Eisdriftbojen verglichen werden konnen. Fur die Ve-
ri _kation des Modells stand eine Auswahl von Bojen aus dem International Arctic
Buoy Program zur Verfugung?, anhand derer die Simulationsergebnisse validiert
wurden. Abb. 5.9 zeigt die simulierten Trajektorien im Vergleich mit den Bojen-
messungen. Die Ubereinstimmung ist au erordentlich gut und wurde von anderen
Modellen bislang so nicht erreicht. Die von Harder (1994) entworfene Methode des
Vergleichs simulierter Trajektorien mit beobachteter Bojendrift, von Fischer (1995)
zu einer quanti zierbaren Gutefunktion fortentwickelt, erweist sich somit als wert-
volles Verfahren der Modellveri kation.

Neben der zeitlichen Variabilitat ist insbesondere die raumliche Variation eine
charakteristische Gro e der Eisdrift, die durch den Tensor " der Deformationsrate be-
schrieben wird, der die raumlichen Ableitungen der Eisdriftgeschwindigkeit enthalt
(GI. 3.5). Die internen Krafte sind als Divergenz des Spannungstensors  (Gl. 3.2)
gegeben, der eine Funktion der Invarianten *'; und *';, des Deformationsratentensors
" (Gl. 3.7) ist. Die Invariante "', mi t die Divergenz (bzw. Konvergenz fur "', < 0),
", die Scherung der Eisdrift. Der in Gl. 3.11 de nierte Deformationswinkel st das
kinematische Ma fur das Verhaltnis von Divergenz zu Scherung, mit 0 fur reine
Divergenz, 90 fur reine Scherung und 180 fur reine Konvergenz.

Die in Abb. 5.10 gezeigten Hau gkeitsverteilungen des Deformationswinkels
fur eine Sommer- und eine Wintersituation (Februar und August 1987) geben Auf-
schlu , in welchem Verhaltnis Scherung und Divergenz/Konvergenz zur Eisdrift bei-
tragen. Der Deformationswinkel besitzt ein Maximum bei = 90 , also bei reiner
Scherung mit keiner | oder im angrenzenden Bereich nur geringer ]| Divergenz
oder Konvergenz. Die Extremwerte = 0 oder = 180 werden praktisch nie
eingenommen, so da in allen Fallen die Scherung uber die Divergenz/Konvergenz
deutlich dominiert. Diese Simulationsergebnisse stehen in guter Ubereinstimmung
mit der Auswertung von Satellitenbeobachtungen der Eisdrift durch Stern et al.
(1995).

An den Histogrammen von  (Abb. 5.10) fallt ferner auf, da sie im Sommer
wie im Winter um das Maximum bei = 90 etwa symmetrisch verteilt sind. In
dieser Geschwindigkeitsstatistik ist somit keine Unterscheidung zwischen divergen-
ter und konvergenter Eisdrift ersichtlich, was auch in guter Ubereinstimmung mit
der Auswertung der Eisbojendrift im Weddellmeer durch Kottmeier (1995, pers.
Mitteilung) steht. Die plastische Meereisrheologie ist zwar so formuliert, da sie
konvergenter Eisdrift einen gro eren Widerstand entgegensetzt als divergenter, aber
die hauptsachlich windgetriebene Eisdrift ist so stark durch Scherung gepragt, da
sich ihre Divergenz bzw. Konvergenz demgegenuber in der Statistik des Deformati-
onswinkels kaum bemerkbar macht.3

Der einzige Unterschied zwischen Sommer- und Wintersituation des Deformati-
onswinkels  (Abb. 5.10) liegt in der Breite des Spektrums: Im Winter, wenn die

2Zu den im Rahmen des International Arctic Buoy Program gewonnenen Bojendaten tragen
weltweit mehr als ein Dutzend Institutionen bei. Die von Colony und Rigor aufbereiteten Daten
wurden vom National Snow and Ice Data Center (NSIDC) bezogen.

3Im Windfeld, das den Hauptantrieb des Meereises darstellt, ist die Scherung wesentlich gro er
als die Divergenz/Konvergenz.






