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Zusammenfassung

In polaren Breiten beeinflufit das Meereis nachhaltig die Impuls- und Energietrans-
porte zwischen der Atmosphére und dem Ozean. Zum Studium mesoskaliger Wech-
selwirkungsprozesse wird das nichthydrostatische Atmosphédrenmodell METRAS
mit einem dynamisch-thermodynamischen Meereismodell gekoppelt. Der Anwen-
dungsbereich des Atmosphéire-Meereis-Modells liegt auf einer réumlichen Skala von
bis zu 300 £m und einer zeitlichen Skala von bis zu einer Woche.

Das FluBBmittelungsverfahren im Modell METRAS wird wm einen Ansatz zur Be-
rechnung des atmosphérischen Formwiderstands des Meereises erweitert. Anhand
eines Vergleichs zwischen aus Messungen und aus Modellergebnissen abgeleiteten
Transferkoeffizienten fiir Impuls und fithlbare Warme wird nachgewiesen, dafl damit
die turbulenten Transporte in der Bodenschicht iiber dem meereisbedeckten Ozean
realitdtsnah beschrieben werden. Weiterhin werden ausschliefilich auf das Meereis
und ausschliefllich auf die offenen Wasserflaichen bezogene Transferkoeffizienten be-
stimmt, die z.B. in Meereis- oder Ozeanmodellen angewendet werden kénnen.

Das gekoppelte Atmosphére-Meereis-Modell zeichnet sich im Vergleich zu anderen
in Polargebieten angewandten mehrdimensionalen Modellen durch eine detailliertere
Berticksichtigung von physikalischen Prozessen aus, die im Zusammenhang mit einer
hohen rdumlichen und zeitlichen Variabilitat der Meereishedeckung auf dem Ozean
auftreten. Das Meereismodell besitzt mehrere Eisdickenklassen, mit denen insheson-
dere die zeitliche Entwicklung von Neueisflachen und deren Einflufl auf den Warme-
austausch zwischen Ozean und Atmosphéare gut wiedergegeben werden kénnen. Das
Meereis wird vertikal in mehrere Schichten aufgelost. Weiterhin enthélt das Meer-
eismodell eine Parametrisierung des ozeanischen Formwiderstands des Meereises.

Das gekoppelte Modell wird in der arktischen Eisrandzone und im Bereich einer
groBflachigen Polynja angewandt. Die Simulationen werden hauptsichlich fiir die im
Winter haufig auftretenden Kaltluftausbriiche aus der Arktis durchgefiihrt. Es wird
gezeigt, daf in Eisrandzonen mit rdumlich stark variierenden Eisdicken und Eiskon-
zentrationen infolge unterschiedlicher Driftgeschwindigkeiten betrichtliche Verdnde-
rungen der raumlichen Verteilung des Meereises auftreten konnen. Weiterhin wird
untersucht, wie eine Polynja die atmospharischen Stromungsfelder beeinflufit. Es
stellen sich erheblich reduzierte bodennahe Windgeschwindigkeiten im Lee der Po-
lynja ein. Aufgrund unterschiedlicher Driftgeschwindigkeiten des Meereises in ihrer
Umgebung verkleinert sich die Polynja, wodurch sich ihr Einflufl auf die Atmosphére
abschwicht. Friert die Polynja zu, dann ist schon eine geringe Dicke der Neueis-
schicht ausreichend, um die atmosphéarischen Stromungsfelder in erheblichem Mafle
zu homogenisieren.



Summary

In polar regions, sea ice strongly influences the momentum and energy transfer bet-
ween the atmosphere and the ocean. In order to study mesoscale interactions a non-
hydrostatic atmospheric model (METRAS) is coupled to a dynamic-thermodynamic
sea ice model. The coupled model can be used on spatial and temporal scales up to
300 km and up to 1 week respectively.

In the atmospheric model, the flux averaging method for determining the turbu-
lent surface fluxes is modified by introducing a calculation of the atmospheric form
drag of sea ice. With this extension modelled and measured drag and heat transfer
coefficients for heterogeneous ice-water-surfaces agree well. Furthermore, drag and
heat transfer coefficients for sea ice surfaces and open water surfaces are derived,
which can be applied to sea ice or ocean models.

The physical processes in the coupled atmosphere - sea ice - model are described
in more detail than in other multi-dimensional models used for polar regions. The
sea ice model has several ice thickness classes which are especially designed for si-
mulating the development of thin ice and its influence on the heat exchange between
the ocean and the atmosphere. The sea ice is vertically devided in several layers and
a parameterization of the oceanic form drag of sea ice is included.

The coupled model is applied to the Arctic marginal ice zone and a large po-
Iynya. The simulations are carried out for Arctic cold air outbreaks. It is shown
that considerable changes of the spatial distribution of sea ice in marginal ice zones
are likely to occur due to spatially varying ice thicknesses and ice concentrations.
On the downwind side of the polynya the near surface wind speed is considerably
reduced. For different drift velocities of the sea ice surrounding the polynya, its ho-
rizontal extension and, consequently, its influence on the atmosphere decreases. In
case of freezing, even a thin layer of new ice homogenizes the atmospheric flow fields
considerably.



1 Einleitung und Zielsetzung

Atmosphére und Ozean stehen untereinander durch Impuls- und Energietransporte
sowie durch den Austausch von gasférmigen, fliissigen und festen Stoffen in vielfalti-
ger Wechselwirkung. Diese wird in den polaren Regionen nachhaltig durch das Meer-
eis gepragt. Maximal sind etwa 10% der gesamten Ozeanoberfliche mit Meereis be-
deckt. Trotz seines regional begrenzten Auftretens spielt es durch seine hohe rium-
liche und zeitliche Variabilitat eine wesentliche Rolle im globalen Klimageschehen.
Einerseits regt das Meereis durch seine Bildung, seinen Transport und sein Ab-
schmelzen verschiedene Prozesse im Ozean an, andererseits modifiziert es durch seine
Materialeigenschaften und vielfdltigen geometrischen Formen den Impuls-, Energie-
und Stofftransfer zwischen Atmosphéire und Ozean.

Die Meereisbildung ist von grofier Bedeutung fiir den Antrieb der globalen Ozean-
zirkulation. Die starke Abkiithlung der ozeanischen Deckschicht und das beim Ge-
frieren von Meerwasser an den Ozean abgegebene Salz destabilisieren in bestimmten
Teilen der Meereisregionen die Dichteschichtung der Wassersaule derart, dafl es zur
Anregung von Konvektion kommt. Dadurch kann das mit Sauerstoff und anderen
Substanzen angereicherte Oberflichenwasser bis in groBe Tiefen des Ozeans absin-
ken. Durch die Drift des Meereises werden latente Warme und Spurenstoffen tiber
mehrere Tausend Kilometer transportiert. Schmilzt das Eis ab, dann bewirkt die
Verringerung des Salzgehaltes in der Deckschicht eine Stabilisierung der Dichte-
schichtung, so dafl der Vertikalaustausch im Ozean abgeschwacht wird.

Wihrend offene Wasserflichen etwa 10% der einfallenden Solarstrahlung reflek-
tieren, kann dieser Wert bei schneebedecktem Eis bis zu 90% betragen. Somit hangt
die Menge der im Klimasystem absorbierten Solarstrahlung in signifikatem Ausmaf
von der Meereisausdehnung in den Polargebieten ab.

Weiterhin hemmt das Meereis aufgrund seiner Festkorpereigenschaften den
Warmeaustausch zwischen Ozean und Atmosphére. Die isolierende Wirkung hingt
nichtlinear von der vertikalen Machtigkeit des Meereises ab.

Durch das Meereis wird auch der Impulsflufl aus der Atmosphare in den Ozean we-
sentlich modifiziert. Die 1.a. groflere Oberflichenrauhigkeit des Meereises gegeniiber
der offener Wasserflaichen sowie die der atmosphérischen und ozeanischen Strémung
ausgesetzten Prefleisriicken, Kiele und Schollenseitenflachen bewirken eine intensive
dynamische Kopplung zwischen dem meereisbedeckten Ozean und der Atmosphére.



2 1 EINLEITUNG UND ZIELSETZUNG

Zur Erfassung der verschiedenen Wechselwirkungsmechanismen zwischen At-
mosphéare und Ozean ist der Einsatz gekoppelter numerischer Modelle, welche auch
das Meereis als interaktive Komponente im Gesamtsystem beriicksichtigen, unver-
zichtbar. Die Beschreibung der einzelnen Systemkomponenten in solchen Modellen
ist stark von der rdwmlichen und zeitlichen Skala der zu untersuchenden Phano-
mene abhingig. Bisher existieren hauptsachlich gekoppelte Ozean-Meereis-Modelle.
Erst in den letzten Jahren wurde auch der Modellierung von Wechselwirkungspro-
zessen zwischen Atmosphire und Meereis zunehmend Aufmerksamkeit geschenkt.
Einerseits werden eindimensionale Modellstudien zur Bedeutung einzelner Kopp-
lungsgrofen durchgefithrt. So untersuchen beispielsweise Ebert und Curry [1993] den
Einfluf} der Oberflichenalbedo und des Anteils offener Wasserflachen in einem Gebiet
auf die Entwicklung des Meereises mit einem thermodynamischen Meereismodell, an
das ein detailliertes Strahlungstransfermodell mit Wolkenphysik gekoppelt wurde.
Andererseits werden dreidimensionale Klimasystemmodelle fiir spezielle Gebiete ent-
wickelt (z.B. Lynch et al. [1995] fiir den Bereich um die Beringstrafie), um regionale
Phénomene iiber einen Zeitraum von bis zu mehreren Jahren studieren zu kdnnen.

Das Ziel der vorliegenden Arbeit ist die Entwicklung und Anwendung eines gekoppel-
ten Atmosphére-Meereis-Modells, welches regional begrenzt, jedoch unabhingig von
einem ganz speziellen Gebiet, mit einer hohen rawmlichen und zeitlichen Auflésung
zum Studium kleinskaliger Prozesse eingesetzt werden kann. Sein Anwendungsbe-
reich liegt auf einer rdumlichen Skala von bis zu 300 km (4 km horizontale Gitter-
weite) und einer zeitlichen Skala von bis zu einer Woche. Im Vordergrund stehen
Modellexperimente in der arktischen Eisrandzone, dem Ubergangsbereich zwischen
dem nahezu vollstandig mit Meereis bedeckten und dem offenen Ozean. Die Grenze
zwischen der Eisrandzone und dem vollstindig eisfreien Ozean wird als Eisrand be-
zeichnet.

Die Eisrandzonen zeichnen sich im Vergleich zur zentralen Arktis durch eine kom-
plexere Struktur sowie eine hohere rdumliche und zeitliche Variabilitit der Meer-
eisdecke aus. Diese hohe Variabilitit entsteht durch das Zusammenwirken einer
Vielzahl kleinskaliger Phanomene. Dabei erlangen durch den Ubergang zum offenen
Ozean verschiedene Prozesse, die in der zentralen Arktis nur eine untergeordnete
Rolle spielen, eine grofiere Bedeutung. Threr realititsnahen Erfassung soll in dem zu
entwickelnden Modell besondere Aufmerksamkeit gewidmet werden.

Die Eisrandzonen sind Gebiete mit besonders starken Rauhigkeits- und Tempe-
raturinhomogenitaten. Die einzelnen Eisschollen sind relativ klein und von offenen
Wasserflachen umgeben. Diese offenen Wasserflichen entstehen sowohl durch dyna-
mische als auch durch thermodynamische Prozesse. Die in die Eisrandzonen und
in das Packels einlaufenden ozeanischen Wellen fithren zum Zerbrechen von grofien
Schollen. Damit werden laterale Schmelzprozesse begtinstigt, sobald das Meereis
in Gebiete mit Wassertemperaturen {iber dem Gefrierpunkt driftet. Das laterale
Schmelzen und/oder eine Eishewegung in Richtung des offenen Ozeans verursachen
die in Eisrandzonen in der Regel charakteristischen kleinen und mittelgrofien Eiskon-
zentrationen. Dadurch ergibt sich eine grofiere Exponiertheit der einzelnen Schollen
gegentiiber der atmosphéarischen und ozeanischen Strémung. Im Vergleich zu einer



geschlossenen Eisdecke werden zusétzlich die Schollenseitenflichen angestromt, wo-
durch die Driftgeschwindigkeit des Meereises erheblich beeinflult wird. Findet ein
Transport des Meereises in Gebiete mit Wassertemperaturen deutlich oberhalb des
Gefrierpunktes statt, schmilzt es rasch ab. Andererseits wird im Herbst und im Win-
ter durch eine atmosphirisch bedingte Abkiihlung der ozeanischen Deckschicht auf
offenen Wasserflachen Neueis gebildet und somit eine Ausdehnung der Meereisdecke

bewirkt.

Sowohl dynamische Prozesse (Eisdrift, Bildung von Prefieisriicken und Kielen) als
auch thermodynamische Prozesse (Gefrieren, Schmelzen) verdndern die Ausdehnung
und die Méachtigkeit der Eisschollen. Gleichzeitig werden die Flachen offenen Was-
sers in ihrer Form und Gréfe beeinfluBt. Damit werden die Impuls-, Strahlungs-
und Warmefliisse zwischen dem meereisbedeckten Ozean und der Atmosphire mo-
difiziert. Durch Riickwirkung der dadurch verdnderten atmosphérischen und ozea-
nischen Grenzschichtstrémungen schliefit sich der Wechselwirkungszylklus zwischen
Atmosphére, Meereis und Ozean.

Die Anwendungen des Atmosphire-Meereis-Modells zum Studium dieser Wechsel-
wirkungen konzentrieren sich im wesentlichen auf im Winterhalbjahr anzutreffende
Strémungssituationen. In diesem Zeitraum kommt es hiufig zu starken Kaltluftaus-
briichen aus der zentralen Arktis, wobei Temperaturdifferenzen zwischen den boden-
nahen Luftschichten und den offenen Wasserflichen von bis zu iber 30 A auftreten
kénnen. Unter diesen Bedingungen sind die Verdnderungen der atmosphéirischen
Grenzschichtstrémung beim Ubergang von einer geschlossenen Eisdecke zum offe-
nen Ozean besonders stark.

Zur Simulation der atmosphérischen Prozesse wird das M Esoskalige TRAnsport
und Stromungsmodell METRAS verwendet, welches an der Universitdt Hamburg
entwickelt wurde. Es ist ein prognostisches, nichthydrostatisches, dreidimensionales
Atmosphirenmodell. Vollstindige Modellbeschreibungen bieten Schlinzen [1988],
Schliinzen et al. [1996a], Schliinzen et al. [1996b] und Wosik und Schliinzen [1996].
Gegeniiber anderen nichthydrostatischen Modellen ist es besonders gut fiir Modell-
rechnungen {iber komplexem Gelande und inhomogenen Oberflichen geeignet. Es
wurde z.B. fiir die Simulation von Land-Seewindzirkulationen (Schliinzen [1990],
Wu und Schliinzen [1992]) und zur Berechnung des Transports und der Depositi-
on von Spurenstoffen im Gebiet der deutschen Bucht (Schlinzen und Pahl [1992],
Schliinzen und Krell [1994]) eingesetzt.

Piir Modellrechnungen in den Polargebieten wird die Beschreibung der tur-
bulenten Transporte in der Bodenschicht den spezifischen Oberflicheneigenschaf-
ten des meereishedeckten Ozeans angepafit. Weiterhin wird ein dynamisch-
thermodynamisches Meereismodul fiir das Atmosphirenmodell METRAS ent-
wickelt, welches inshesondere auf die Wiedergabe der in Eisrandzonen relevanten
Prozesse abgestimmt ist.



4 1 EINLEITUNG UND ZIELSETZUNG

Zur Charakterisierung der Meereisdecke in einer Modellgitterzelle wird als grundle-
gende Gréfie die Eiskonzentration (der Bedeckungsgrad des Meereises) A eingefiithrt.
Sie ist definiert als horizontales Mittel

A= -F%//G Ind(z,y) d dy (1.1)

iber die mit Meereis bedeckten Anteile einer Gitterzelle G der Flache Fs. Der Eisin-
dikator Ind(x,y) ist Eins, wenn der Punkt (x,y) von Meereis bedeckt ist, anderenfalls
ist er Null.

Das Meereis wird sowohl im Atmosphirenmodell METRAS als auch im Meereis-
modul als Kontinuum angenihert, d.h., es wird angenommen, daf} gemittelte Gréfen
(z.B. die Eiskonzentration) stetige und beliebig oft differenzierbare Funktionen des
Ortes und der Zeit sind. Somit wird in einer Gitterzelle, die raumlich wesentlich
grofer ist als die typische Ausdehnung einer einzelnen Eischolle, die mittlere Wir-
kung einer groen Anzahl von Eisschollen auf die atmosphérische Strémung und auf
die zeitliche Veranderung der Meereisdecke betrachtet.

Aufgrund dieser Kontinuumsannahme muf} sich die horizontale Gitterweite des
gekoppelten Atmosphire-Meereis-Modells nach dem mittleren Durchmesser der Eis-
schollen im Simulationsgebiet richten. Die hier gewahlte Gitterweite von 4 km ist
in Regionen mit Eisschollen von mehreren Kilometern Durchmesser nicht geeignet.
Schollen von solcher Grofie treten aber hauptsichlich in der zentralen Arktis auf,
seltener in den Eisrandzonen. Soll das gekoppelte Modell in der zentralen Arktis
angewendet werden, dann miifiten horizontale Gitterweiten von 10 &km bis 20 km
gewihlt werden. Fiir alle Simulationen im Rahmen der vorliegenden Arbeit wer-
den die Schollenlangen so vorgegeben, daff die Kontinuumsannahme néherungsweise
erfullt ist.



U

Uberblick iiber die Arbeit

Nach der Einleitung und Zielsetzung im Kapitel 1 werden im Kapitel 2 die Grund-
gleichungen und die Numerik des Atmospharenmodells METRAS vorgestellt.

Aufbauend auf den im Modell METRAS bereits vorhandenen Ansédtzen, wird im
Kapitel 3 die Behandlung der turbulenten Fliisse in der Bodenschicht den speziel-
len Eigenschaften einer meereishedeckten Ozeanoberfliche angepafit. Die wichtigste
Modellerweiterung ist die Parametrisierung des Formwiderstands des Meereises.

Fiir bestimmte, die Atmosphére, die Meereisdecke oder die Ozeanoberfliche be-
schreibende Grofien miissen im Rahmen der Modellrechnungen Anfangsbedingungen
vorgegeben werden. Diese im wesentlichen auf flugzeuggestiitzten Messungen basie-
renden Werte werden im Kapitel 4 angegeben. Weiterhin werden in diesem Kapitel
grundlegende Prozesse in der atmosphérischen Grenzschicht bei ab- und aufeisigen
Strémungen iiber eine Eisrandzone diskutiert. Im letzten Teil des Kapitels 4 werden
die im Modell METRAS angewandten Verfahren zur Berechnung der turbulenten
bodennahen Fliisse fiber dem meereishedeckten Ozean mit Hilfe von aus Messungen
abgeleiteten Transferkoeffizienten {iir Impuls und fithlbare Wérme verifiziert.

Im Kapitel 5 werden das dynamisch-thermodynamische Meereismodul und seine
Kopplung an das Atmospharenmodell beschrieben.

Mit dem gekoppelten Modell werden im Kapitel 6 Wechselwirkungsprozesse zwischen
Atmosphare und Meereis in einer Eisrandzone untersucht. In dynamischer Hinsicht
wird zwischen einer ab- und einer aufeisigen Strémung unterschieden. Aus thermo-
dynamischer Sicht werden sowohl die Neueisbildung als auch das rasche Schmelzen
des Eises in Eisrandzonen studiert. Es wird die qualitative Ubereinstimmung von
Modellergebnissen mit Beobachtungen gezeigt.

Im Kapitel 7 wird schlieBlich die Uberstrémung einer grofflichigen Polynja, eines
eisfreien Gebietes, simuliert. Dabei soll gezeigt werden, dafi grofie Temperaturge-
gensitze zwischen Meereis- und Wasseroberflichen zu deutlichen Verdnderungen der
atmospharischen Strémungsfelder fithren konnen. Davon ausgehend wird untersucht,
wie ein inhomogenes Windfeld die Drift des die Polynja umgebenden Meereises be-
einfluit. AbschlieBend wird die Homogenisierung der atmosphérischen Strémungs-
verhéltnisse beim Zufrieren der Polynja verfolgt.

Im Kapitel 8 werden die Ergebnisse der Arbeit zusammengefafit.



2 Das mesoskalige
Atmosphirenmodell METRAS

2.1 Grundgleichungen des Modells

Das Modell basiert auf sechs Grundgleichungen, welche aus der Erhaltung des Im-
pulses, der Masse und der Energie abgeleitet werden. Dies sind die prognostischen
Gleichungen fiir die Windgeschwindigkeit, die Masse, die potentielle Temperatur und
den Wasserdampfgehalt der Luft sowie die Definitionsgleichung fiir die potentielle
Temperatur und die Zustandsgleichung idealer Gase. Damit ergibt sich das folgende

Modellgleichungssystem:

%;+(u.v)u:—£Vp—2(Qxu)—V(I>+R (2.1)
/ p
ot P '
Ix
57 hue Vi =5y (2.3)
Ry
P\
g1 (P 2.4
%) =
R;T,

Dabei sind u der dreidimensionale Windgeschwindigkeitsvektor, p die Dichte der
Luft, p der Luftdruck, p, ein Referenzdruck (p, = 100000 Pa) und ¢ die Zeit. Wei-
terhin sind 2 die vektorielle Winkelgeschwindigkeit der Erde, @ das Geopotential
und R die molekulare Reibungskraft. Zusammenfassend steht x fiir die skalaren
GréBen potentielle Temperatur  und atmosphéarischer Wasserdampfgehalt g, wo-
bei S, Quellen und Senken der skalaren Gréfien sind. Mit v; wird das spezifische
Volumen trockener Luft (; = 0) und Wasserdampf (j = 1) sowie mit R; die spezi-
elle Gaskonstante bezeichnet. Schliefilich sind Ry die Gaskonstante trockener Luft,
¢, die spezifische Warmekapazitdt bei konstantem Druck und 7, die Temperatur
der Luft. Der Wasserdampfgehalt feuchter Luft wird durch die spezifische Feuchte
charakterisiert. Sie ist definiert als das Verhaltnis der Masse des Wasserdampfes zur
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(Gesamtmasse feuchter Luft. Der spezifischen Feuchte wird das Symbol ¢ zugeordnet.
Sie wird im weiteren auch abktrzend als Feuchte bezeichnet.

Die Modellgleichungen werden in einer zeitlich und rdumlich gemittelten Form
gelst. Dazu werden die Variablen ¢ nach

=P+ (2.6)

in einen zeitlich und rdumlich gemittelten Anteil b und eine Abweichung ¥’ von
diesem gemittelten Anteil zerlegt. Der Anteil ¢ ist das Mittel von 1 iber das Zeit-
intervall At und das Volumenelement Az - Ay - Az. Es gilt

t+ AL z+ Az y+Ay e+ Az

[ Ydxdyd=di

gb* — t z Y z
VAN RWANTRWAV-RWAN

(2.7)

In den gemittelten Modellgleichungen werden die Mittelwerte der Dichte, des Drucks,
der potentiellen Temperatur und der spezifischen Feuchte in einen mesoskaligen An-
teil und einen grofiskaligen Anteil zerlegt. Ersterer wird mit einer Tilde, letzterer
durch den Index Null gekennzeichnet. Fiir den grofiskaligen Anteil wird hydrostati-
sches und geostrophisches Gleichgewicht angenommen. Aus numerischen Grinden
wird der mesoskalige Druck p nochmals in einen Anteil p; und einen Anteil py = p—p;
zerlegt. Dabel ist p; die durch hydrostatische, thermische Effekte hervorgerufene
Komponente der Druckstérung und p; die durch nichthydrostatische, rein dynami-
sche Effekte bewirkte Komponente des gesamten mesoskaligen Drucks.

Unter Vernachlassigung kleinskaliger Druck- und Dichtevariationen ergeben sich zu-
sammenfassend fiir die meteorologischen Variablen folgende Zerlegungen:

u=u-+1u

V=T v

w =+ w

p=potp (2.8)
P=po+p1+p

0=0,+0+¢

g=qo+q+q

Das Modell METRAS wird hauptsichlich in den mesoskaligen Bereichen v und 7
angewendet. Nach Orlanski [1975] sind diese Bereiche durch eine charakteristische
horizontale Skala atmosphérischer Prozesse von 2 km bis 200 Am und eine charakte-
ristische zeitliche Skala von wenigen Stunden bis zu einigen Tagen festgelegt.
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o

Diesen Skalen entsprechend, werden folgende Niherungen vorgenommen, um das
Modellgleichungssystem zu vereinfachen:

e Anelastische Approximation, d.h. V- (pou) = 0.
Dies dient der Vermeidung von Schallwellen.

e Boussinesq-Approximation, d.h. p = pg, aufler im Auftriebsterm.
Abweichungen von der mittleren Dichte pg werden in allen Termen aufler dem

Auftriebsterm vernachléssigt.

e Vernachlissigung der Breitenabhangigkeit des Coriolisparameters f = 2Qsin ¢
und des Parameters f' = 2Qcos @, d.h. f = f{p.) und f' = f(v,) bzgl. einer
geographischen Referenzbreite ¢,.

e Vernachlissigung der molekularen Reibungskraft (Term R in Gl (2.1)).

Nach Mittelung und Vereinfachung der Gleichungen (2.1) bis (2.5) ergeben sich die
folgenden Modellgleichungen in kartesischen Koordinaten':

d(mou) _0(ﬁmoﬂ) B J (omou) 3 O (wmot)
ot - Ox dy 0z
ap P —
—%7“;0% + fmo(@ — vy) — fmow — Fy (2.9)
d(mev) _ 9(umev) 0J(vmov) 0 (Wme?)
ol B Jx Jy dz
mo 0P _ —
—7);95; — fmo(t — u,) — Fy (2.10)
d(mew) _ d(umew) 04(vmow) I (wmoew)
Jt N Jz dy Oz
L0 e (2.11)
po Oz

Die Bezichungen (2.9) bis (2.11) sind die Impulsbilanzgleichungen. Dabei ist mg der
grofiskalige Anteil der mittleren Masse der Luft, und

1 apo

= —— 2.12

ug pr 8]/ ( )
. 1 apo

v, = +f,00 P (2.13)

sind die Komponenten des grofiskaligen geostrophischen Windes.

Die Terme F,,F, und F3 werden durch die Divergenz der subskaligen Impulsfliisse

bestimmt.

Im Atmosphirenmodell METRAS ist die x-Achse des Koordinatensystems nach Osten, die
y-Achse nach Norden und die z-Achse in die Atmosphére gerichtet.
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Es gilt
_— a%ﬁua(y/ﬁua(ngm (2.14)
R e 219
- ML LS e

Die prognostischen Gleichungen fiir die potentielle Temperatur und die spezifische
Feuchte sind durch die nachfolgenden Beziehungen gegeben. Dabei ergeben sich
die Terme F'7 und Fz in Analogie zu den Termen I\, F5 und [ als Divergenz der
subskaligen fithlbaren Warmefliisse bzw. der Fliisse spezifischer Feuchte (im weiteren
auch abkiirzend als Feuchtefliisse oder latente Warmefliisse bezeichnet). Die Terme
S7 und S7 bezeichnen Quellen und Senken. Es sind

3 (mof) o (@mel)  0(med) O (@mmof) — — _
- - - - ~Fy+moS; (2
5t bz By 5. latmesy  (217)
d (mog) d(umeg) 0(vmoq) Jd(wmeq) = —
= — - — - Fz 4+ moSy 2.1
ot O dy 0z 7+ Mo (2.18)
mit
I 2.
£ 9r T oy T as (2.19)
= _ 0(mo'q) O (mov'q) O (mow'y) ‘
bz = R (2.20)
Die vereinfachte Kontinuitatsgleichung lautet
Omet  Omgv + Omow 0 (2.21)

Oz Jy 0z
Der mesoskalige Druckanteil p; wird mit Hilfe der hydrostatischen Gleichung

oz

berechnet, wobei g die Erdbeschleunigung ist. Der mesoskalige Druckanteil p; wird
aus der Poisson-Gleichung

d .
P _ g5 (2.22)

. 1 N

gewonnen, wobei @ eine provisorische Geschwindigkeit darstellt.
Die linearisierte Gasgleichung ergibt sich zu

ﬁz_ﬂJrC_vPl*P?_(&q)g . (2.24)
Po 0o ¢ po
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2.2 Parametrisierung subskaliger Prozesse

In numerischen Modellen miissen alle Prozesse mit einer raumlichen Skala, die klei-
ner ist als die gewdhlte Gitterauflésung, parametrisiert werden. Bei einer Parametri-
sterung werden die unbekannten subskaligen Groflen durch bekannte an den Gitter-
punkten definierte skalige Groflen sowie passende Parameter ausgedriickt. Zu solchen
unbekannten Grofien zdhlen die im Abschnitt 2.1 eingefiihrten subskaligen Fliisse,
die alle turbulenten Fluktuationen unterhally der Gitterweite erfassen. Sie werden
deshalh im folgenden als turbulente Flisse bezeichnet. Aber auch wolkenmikrophy-
sikalische Vorgénge und der Strahlungstransport miissen parametrisiert werden. Bei
der Anwendung des Modells METRAS auf polare Gebiete wird génzlich auf die
Behandlung wolkenmikrophysikalischer Prozesse und auf die Berechnung des Strah-
lungstransfers in der Atmosphére verzichtet.

2.2.1 Die turbulenten Fliisse

Zur SchlieBung des Systems der Modellgleichungen (2.9} bis (2.24) miissen die tur-
bulenten Impuls-, Warme- und Feuchtefliisse berechnet werden. Die hierfiir ver-
wendeten Ansitze werden als Turbulenzschliefungsverfahren bezeichnet. Bel einem
Schliefungsverfahren erster Ordnung werden die turbulenten Fliisse diagnostisch
bestimmt. Bei sog. SchlieBungen héherer Ordnung werden prognostische Gleichun-
gen fiir die turbulenten Fliisse geldst. In diesen Gleichungen treten aber Mehrfach-
korrelationsterme (z.B. w'w'#’) auf, die ihrerseits wiederum parametrisiert werden
miissen. Die im Modell METRAS verwendeten TurbulenzschlieBungsverfahren gehen
auf einen Schlieffungsansatz erster Ordnung zuriick. Die turbulenten Fliisse werden
proportional den Gradienten der mittleren Gréflen gesetzt. Damit ergibt sich

- B ou;  ou;
pouius = —polni; {'(7_1] + 51—:} (2.25)

fiir die turbulenten Impulsfliisse? und

—— a0
pouid = —/)Ofx'h.;a— (2.26)

T

—— . 07
pou;q’ = _PD]\qi_a;i (2.27)

fiir die turbulenten Warme- und Feuchtefliisse.

Unter der Annahme, daf fiir den Impuls, die Warme und die Feuchte eine Iden-
titat zwischen den horizontalen bzw. den vertikalen Diffusionskoeffizienten K., K,
und K, besteht, miiten jeweils nur ein horizontaler und ein vertikaler Diffusionsko-
effizient bestimmt werden. Tatsichlich wird aber im Modell METRAS die horizon-
tale Diffusion bei Gitterweiten gréfier als 1000 nicht explizit berechnet, da sich

% als Fliisse entspricht der in der Meteorologie iiblichen
Verfahrensweise. Genaugenommen miifiten diese Ausdriicke jedoch nicht als Fliisse sondern als
Flufidichten bezeichnet werden.

’Die Bezeichnung der Ausdriicke poulu]



2.2. PARAMETRISIERUNG SUBSKALIGER PROZESSE 11

durch die verwendeten numerischen Verfahren zur Berechnung der Advektion und
durch eine horizontale Filterung der Lésungen der Bilanzgleichungen implizit eine
horizontale Diffusion ergibt. Es wird also nur die vertikale Diffusion berechnet. Da-
bei wird weiterhin angenommen, daff der vertikale Diffusionskoeffizient fiir Warme
gleich dem fiir Feuchte ist, d.h., daf K} = K gilt.

2.2.2 Die vertikalen Diffusionskoeffizienten

Der bodennahe Teil der atmosphérischen Grenzschicht wird als Bodenschicht oder
Prandtl-Schicht bezeichnet. Die Obergrenze der Prandtl-Schicht wird im meso-
skaligen Atmosphirenmodell METRAS bel einer Héhe z, = 10m festgelegt. In der
Bodenschicht werden die vertikalen Flisse von Impuls, Warme und Feuchte anf
der Grundlage der Monin-Obukhov’schen Ahnlichkeitstheorie parametrisiert. Unter
dieser Annahme ergeben sich die vertikalen Diffusionskoeffizienten zu

Klg2

K, = (2.28)
@ (£)
und L
Ky = = . (2.29)
@ (7)
Dabei ist « die von Karman-Konstante, fur die ein Wert von £ = 0.4 angenom-

. . e . .
men wird. Die Geschwindigkeit u,, definiert durch v? = yuww”™ + v'w’", wird als

Schubspannungsgeschwindigkeit und das Lingenmaf}

N 95u§
g0 + (5 —1)0s¢:]

(2.30)

als Monin-Obukhov-Lange bezeichnet. In Analogie zur Schubspannungsgeschwindig-
keit u, stellen 4, und ¢. SkalengréBen fiir die Temperatur bzw. fir die Feuchte in der
Prandtl-Schicht dar. Sie sind definiert durch 6, = — (w0 /u.) wnd ¢ = —(w'q’/w.).
s ist die vertikal tiber die gesamte Prandtl-Schicht gemittelte potentielle Tempe-
ratur. Der Quotient £ stellt ein Maf fiir die Stabilitdt der thermischen Schichtung
(im weiteren auch abkiirzend als Schichtung bezeichnet) dar.

®,, und @, sind universelle Funktionen, fiir die nach Dyer [1974] die Beziehungen

_1
0, (2) =4 (1-165)7 fr 50 (231)
L 1452 fiir £ >0
und ,
o, <_Z_> _ ) (1—162)7F fie £<0 (2.32)
L 1452 fir £>0

verwendet werden. Aus den ®-Funktionen kénnen die Stabilitdtstunktion ¢, (%)

des Impulses und die Stabilitdtsfunktionen (%) der Warme und der Feuchte ab-
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geleitet werden. Sie lauten

P <i> = { 21n~(1+_§;i> +1n (%) — 2arctan(®;') + % ﬁ}r é <0
b 1 fir £>0
(2.33)
und 1
= 1+(1-16%)7? L
i <E> - 21:12{ ’ } ftn ’ =0 (2.34)
9 fir £>0

In der atmospharischen Grenzschicht hangt der turbulente Transport stark von
der thermischen Schichtung ab. Zu seiner Beschreibung haben sich bei stabiler
Schichtung sog. lokale TurbulenzschlieBungsverfahren bewdhrt. Bei einer lokalen
Schliefung erster Ordnung, wie sie fiir stabile Schichtung auch im Modell METRAS
verwendet wird, werden die turbulenten Fliisse in Analogie zur molekularen Diffusion
proportional den lokalen Gradienten der mittleren transportierten Groflen angesetzt.
In einer konvektiven Grenzschicht wird der turbulente Transport vornehmlich durch
eine bodennahe Erwarmung der Luft angetrieben. Die dadurch ausgelosten konvekti-
ven Prozesse konnen bis zur Obergrenze der Grenzschicht reichen. Demnach besteht
in einer gut durchmischten Grenzschicht zwischen den turbulenten Fliissen in ei-
ner bestimmten Héhe und den dort vorhandenen mittleren vertikalen Gradienten
keine unmittelbare Beziehung mehr, die turbulenten Fliisse werden auch von nicht-
lokalen und bodennahen Groflen bestimmt. Laborexperimente und Simulationen mit
wirbelaufldsenden Modellen (large eddy simulations) zum Studium konvektiver Pro-
zesse haben gezeigt, daff iherall in der konvektiven Grenzschicht ein betrachtlicher
nach oben gerichteter Warmeflufl herrscht, obwohl sehr hiufig etwa ab Mitte der
Grenzschicht eine leicht stabile Schichtung vorliegt. Mit lokalen Schliefungsverfah-
ren kénnen solche gegen die lokalen Gradienten gerichteten Fliisse nicht beschrieben
werden. Darum wurden zur Behandlung konvektiver Grenzschichten sog. nichtlokale
Schliefungen entwickelt, die den Einflufl nichtlokaler (z.B. bodennaher) Gréfien auf
die turbulenten Flisse beriicksichtigen.

Im Modell METRAS wird zur Bestimmung der vertikalen Diffusionskoeffizienten in
der freien Atmosphire und bei stabiler thermischer Schichtung in der Grenzschicht
ein Mischungswegansatz nach Herbert und Kramm [1985] benutzt. Darin werden
die Diffusionskoeflizienten in Abhangigkeit von der Mischungsweglange, dem lokalen
Gradienten der Windgeschwindigkeit und von der lokalen Gradient-Richardson-Zahl
Ri formuliert. Die Ansétze fiir die vertikalen Diffusionskoeffizienten lauten

g Lo 25| (1 = 5 Ri)? fir 0< Ri<02
fim = { 2] 8her|(1 — 16Ri)Y? fir —5 < Ri <0 (2.35)

und
e = { Kn(1—16Ri)V*  fir —5 gR § 0 - (2.36)
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Dabei ist

Kz
1+
die Mischungsweglange fir neutrale Schichtung nach Blackadar [1962], deren maxi-
maler Wert A durch

(2.37)

K

A= 0.007”—; (2.38)

gegeben ist,

Im Fall einer konvektiven Grenzschicht wird ein von Liipkes und Schliinzen [1996]
entwickeltes nichtlokales Schliefungsschema erster Ordnung verwendet. Dieses ba-
siert wesentlich anf Arbeiten von Holtslag und Moeng [1991] sowie Troen und Mahrt
[1986]. Der turbulente vertikale WarmefluB ist nach Priestley und Swinbank [1947],
Deardorff [1972] und Holtslag und Moeng [1991] durch

pow' 0" = —po K, (8—? - F) (2.39)

gegeben. Dabei kennzeichnet I' den vom lokalen Gradienten unabhéngigen Anteil des
turbulenten Transportes. Zwar wird T als gegen den mittleren Gradienten gerichteter
Term (countergradient-Term) bezeichnet, er bewirkt aber immer einen aufwirtsge-
richteten WarmefluB, unabhingig vom Vorzeichen des lokalen Gradienten der po-
tentiellen Temperatur. Lipkes und Schliinzen [1996] verwenden fiir T’ die Beziehung

wily B iuiﬂ)—’ms

=5 (2.40)

Eﬁzb W Zh
Hierbei bezeichnen b eine Konstante mit dem Wert & = 3, wy eine charakteristische
Vertikalgeschwindigkeit, 8; eine konvektive Temperaturskalengrofie, w’? die Varianz
der Vertikalgeschwindigkeit, z, die Héhe der konvektiven Grenzschicht und w@|s
den turbulenten vertikalen WarmefluB in der Bodenschicht. Die Gréfien wy und 6,
werden aus

1

wy = (%ZbW},g) ’ (241)

und _
6, =" dib (2.42)

Wy

gewonnen, wobeil 05 wieder die vertikal iber die gesamte Prandtl-Schicht gemittelte
potentielle Temperatur ist. Nach Holtslag und Moeng [1991] wird w2 aus

Z S\
(W?)? = [1.611.3 (1 - i)] 4 1.2w} <i> (1 - 0.9;>’ (2.43)
Zh Zy Zh
berechnet. Die Parametrisierungen der vertikalen Diffusionskoeffizienten fiir Wirme
und Feuchte K, sowie fiir Impuls K, sind durch

2 - v~ =
KU.2p < 2y — z) UsKZ + Ws2p (;)

TN

o

I(h (244)

4

UK Zp + Wy lp (:‘:1) :

Zy — Zp
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und
WiULKZp

o4 p Ky (2.45)

K= -
lezp (Dm\zpwlzizpzb

gegeben.

Die Ableitung der Diffusionskoeflizienten erfolgte erstens unter der Forderung der
Stetigkeit der Fliisse am Oberrand der Prandtl-Schicht in der Héhe z, und zweitens
unter der Forderung Ry/K,, = 1 fiir neutrale Schichtung. Die in den Gleichungen
(2.44} und (2.45) angegebenen Parametrisierungen fiir {{,, und A} sind jeweils im
Hoéhenbereich von z, < z < z, giiltig. Die hohe vertikale Auflésung des Modells ME-
TRAS (siehe Abschnitt 2.3.1) gestattet es, die Hohe der Grenzschicht zj, diagnostisch
als die Hohe zu bestimmen, in welcher der turbulente vertikale Warmeflufl zum er-
sten Mal ein Minimum erreicht. Am oberen Rand einer konvektiven Grenzschicht
kombinieren Liipkes und Schliinzen [1996] ihre Parametrisierung der Diffusionsko-
effizienten mit der des Mischungswegansatzes in der freien Atmosphére, indem sie
jeweils den gréfleren der beiden K-Werte verwenden.

2.3 Numerik

2.3.1 Das Modellgitter

Die Modellgleichungen werden rdumlich auf einem dreidimensionalen ARAKAWA-
C-Gitter diskretisiert. Die Struktur des Gitters ist in den Abbildungen 2.1 und 2.2
veranschaulicht. Dabei und im weiteren korrespondiert / mit der x-Richtung, J mit
der y-Richtung und X mit der z-Richtung.

Die einzelnen Komponenten einer vektoriellen Grofle (z.B. die Komponenten w,
v und w des Windgeschwindigkeitsvektors) und skalare Gréfien (z.B. die potentielle
Temperatur ) sind an raumlich voneinander getrennten Punkten des Modellgitters
definiert. Diese Gitterkonfiguration erhéht die Genauigkeit bei der Berechnung von
Divergenzen, z.B. in Advektionstermen. Der Wert einer Variablen an einem Gitter-
punkt ist fiir das ihn umgebende Volumen Az - Ay - Az reprasentativ. Werden Werte
zwischen den Gitterpunkten bendtigt, so bestimmen sich diese durch lineare Inter-
polation. Die Grenze des Modellgebietes (dicke Linien in Abb. 2.1 und Abb. 2.2)
verlauft ausschlieBlich durch vektorielle Gitterpunkte, d.h., die horizontalen Rinder
sind bei [ = J = % I =NX1+ % und J = NX2 + % definiert, der untere Rand
liegt bei K = % und der obere Rand bel K = NX3 + % Die Randwerte der skala-
ren GroBen sind eine halbe Gitterweite auflerhalb des Modellgebietes definiert. Die
Randwerte der Komponenten der vektoriellen Grofien liegen entweder auf der Mo-
dellaulengrenze oder auch eine halbe Gitterweite auflerhalb des Modellgebietes. Die
Koordinaten der skalaren Gitterpunkte sind durch

e=1 mit I=01,..,NX1+1
y=J mit J=0,1,.. ,NX2+1 (2.46)
=K mit K=01,.,NX3+1



2.3. NUMERIK 15

NX2+1 (F—A—t—Ar------- HN—t—A—1h]
NX2+1/ N\ 'l N V4
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Abbildung 2.1: Struktur des Modellgitters in der x-y-Ebene mit skalaren
Gitterpunkten.

festgelegt. Die Koordinaten der vektoriellen Gitterpunkte sind in dhnlicher Weise
definiert, so gibt es z.B. VX1 u-Gitterpunkte in x-Richtung, aber ¥X2 41 in y-
Richtung und NX3 4+ 1 in z-Richtung.

Die Modellgleichungen werden auf einem Gitter mit horizontal einheitlicher Git-
terweite gelost, diese betriagt 4 km. Dagegen nimmt die vertikale Aufldsung vom
Modellunterrand zum Modelloberrand hin ab. Sie liegt unterhalb einer Hdhe von
1500 m zwischen 20 m und 50m. Dariiber wachst die Gitterweite mit einem Faktor
von 1.15 bis zu einem Maximalwert von 1000 m an. Der erste Gitterpunkt oberhalb
der Erdoberfliche liegt in 10m Hohe. Die Modellobergrenze befindet sich in etwa
11000 m Hohe.

2.3.2 Numerische Verfahren

Die Advektions- und Diffusionsterme der Impulserhaltungsgleichungen werden zeit-
lich nach dem Adams-Bashforth-Verfahren diskretisiert, raumlich werden zentrale
Differenzen verwendet. Um den Zeitschritt zu vergrofiern, kénnen diejenigen Teile
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Abbildung 2.2: Struktur des Modellgitters in der x-z-Ebene mit skalaren
Gitterpunkten.

der vertikalen Diffusionsterme, welche als proportional zu den mittleren Gradienten
vorausgesetzt werden, zeitlich implizit mit dem Crank-Nicholson-Verfahren gelost
werden. Die Druckgradientterme werden zeitlich implizit mit Riickwértsdifferenzen
und rdumlich zentriert behandelt. Alle restlichen Terme der Impulserhaltungsglei-
chungen werden zeitlich vorwarts und rdumlich zentriert berechnet. Die Advekti-
onsterme in den Bilanzgleichungen fiir die skalaren Grofien werden zeitlich vorwirts
und rdaumlich mit dem upstream-Schema erster Ordnung gelost. Fir die Terme der
vertikalen Diffusion wird das Crank-Nicholson-Verfahren verwendet. Die elliptische
Differentialgleichung fiir den mesoskaligen Druckanteil p; wird mit einer iterativen
Methode, dem IGCG-5chema (Idealized Generalized Conjugate Gradient) [Kapitza
und Eppel, 1987] gelost. Zur Vermeidung von nichtlinearen numerischen Instabi-
litaten wird in jedem Zeitschritt ein 7-Punkt-Filter [Shapiro, 1971 angewendet. Die
Lénge eines Zeitschrittes ist auf 40 Sekunden begrenzt. Die tatsachliche Lange der
Zeitschritte wahrend eines Modellaufes wird jedoch modellintern nach der Erfiillung
von Stabilitatskriterien fir die numerischen Verfahren gesteuert.
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2.4 Randbedingungen

Im Modell METRAS sind fiir die einzelnen Modellrinder unterschiedliche Randbe-
dingungen implementiert, um verschiedenen Modellanwendungen speziell gerecht zu
werden. Fiir die Simulationen in polaren Regionen werden folgende Randbedingun-

gen verwendet:

e Untere Randbedingungen
Die drei Windkomponenten sind am Modellunterrand Null. Die Oberflichen-
temperaturen des Meereises und des Ozeans werden je nach Untersuchungsziel
raumlich konstant oder variabel vorgeschrieben®. Fiir die spezifische Feuchte
am Boden wird ihr Sittigungswert iiber Eis bzw. Wasser verwendet.

e Obere Randbedingungen
Fiir den Windvektor wird angenommen, daff die Gradienten seiner horizonta-
len Komponenten normal zum Modelloberrand in der Héhe z¢ verschwinden.
Die vertikale Windkomponente ist in der Héhe z; ebenfalls Null. Fiir die Tem-
peratur und die Feuchte wird vorausgesetzt, daf} ihre Gradienten normal zum

Modelloberrand identisch Null sind.

e Seitliche Randbedingungen

Die seitlichen Rénder kénnen sowohl Einstrom- als auch Ausstrémrander sein.
Die randnormalen Komponenten des Windgeschwindigkeitsvektors werden, so-
weit wie méglich, direkt aus den prognostischen Gleichungen abgeleitet. Dabei
wird die randnormale Advektion am Einstromrand mit einer Strahlungsrand-
bedingung, am Ausstrémrand dagegen mit einem upstream-Schema behandelt.
Fiir die randparallelen Komponenten des Windgeschwindiglkeitsvektors wird
eine Gradient-Null-Beziehung verwendet. Die Annahme fiir die Temperatur
und die Feuchte ist, dafl der randnormale Gradient verschwindet.

2.5 Initialisierung

Das Modell METRAS kann in einer eindimensionalen und einer dreidimensiona-
len Version betrieben werden. Die Initialisierung des 1D-Modells erfordert Angaben
iiber die grofskalige Stréomungssituation. Es werden der grofiskalige auf das Niveau
der Meeresoberfliche bezogene Druck, das Vertikalprofil des geostrophischen Win-
des, das Vertikalprofil des Gradienten der grofiskaligen potentiellen Temperatur und
das Vertikalprofil der groBskaligen relativen Feuchte bendtigt. Zu Beginn einer ein-
dimensionalen Modellintegration sind die Windprofile noch nicht an die thermody-
namischen Variablen angepaft. Deshalb werden die dynamischen Gleichungen bei

3Dies gilt nur fiir die Simulationen ohne Ankopplung des thermodynamischen Teils des
Meereismoduls.



2 DAS MESOSKALIGE ATMOSPHARENMODELL METRAS

—
(99)

einent festen Temperaturprofil integriert bis das Windprofil stationar ist. Dann wer-
den die dynamischen und thermodynamischen Gleichungen gleichzeitig integriert
bis alle Profile wieder stationdr sind. Zur Initialisierung des 3D-Modells werden die
stationdren Profile des eindimensionalen Modellaufes auf das gesamte Modellgebiet
unter der Annahme horizontaler Homogenitét {ibertragen®.

2.6 Vergleich mit anderen Modellen

Schliinzen [1994] gibt einen Uberblick iiber die deutschen mesoskaligen nichthydro-
statischen Atmosphirenmodelle, die iiber komplex gegliedertem Gelande verwendet
werden kénnen. Das Modell METRAS ist den anderen Modellen unter vielen Aspek-
ten sehr &hnlich. So benutzen auch die meisten anderen Modelle zur Lésung der
prognostischen Gleichungen die anelastische Form der Kontinuititsgleichung und
die Boussinesq-Approximation. Die horizontale Diffusion ist in allen Modellen im-
plizit durch die numerischen Schemata und zusatzliche horizontale Filterungen ent-
halten. Ein Vorteil des Modells METRAS gegeniiber den meisten anderen Modellen
besteht darin, daff die vertikale Diffusion fiir unterschiedliche thermische Schichtun-
gen in der Grenzschicht mit getrennten Ansitzen behandelt wird. Weiterhin besitzt
das Modell METRAS im Vergleich zu anderen Modellen ein sehr komplexes Sche-
ma zur Berechnung der mittleren turbulenten vertikalen Fliisse {iber inhomogenen
Oberflichen. Mit diesem Verfahren, welches im néchsten Abschnitt vorgestellt wird,
kénnen auch die subskaligen bodennahen Flisse {iber den einzelnen, homogenen
Oberflichenkomponenten berechnet werden.

iDie zu Beginn einer Modellrechnung vorgegebene grofiskalige Stromungssituation bleibt
wihrend der gesamten Simulationszeit unverdndert.



3 Die Erweiterung des Modells
METRAS zur Behandlung der
turbulenten Fliisse in der

Bodenschicht tiber dem
meereisbedeckten Ozean

Neben den in der Basisversion des Modells METRAS zur Verfiigung stehenden Ver-
fahren zur Bestimmung der bodennahen Fliisse von Impuls sowie fithlbarer und la-
tenter Wirme werden im folgenden Modellerweiterungen vorgestellt, die speziell fiir
die Berechnung der bodennahen Fliisse iiber dem meereisbedeckten Ozean geeignet
sind.

3.1 Die turbulenten Fliisse in der Bodenschicht

Die turbulenten Fliisse in der Bodenschicht werden durch spezielle Oberflichen-
groflen sowie die Wind-, Temperatur- und Feuchtefelder in der Prandtl-Schicht
bestimmt. Nach der Monin-Obukhov-Theorie ergeben sich tiber einer homogenen
Oberfliche die vertikalen Profile der Windgeschwindigkeit |t (2)], der potentiellen
Temperatur #(z) und der spezifischen Feuchte ¢(z) in der Bodenschicht aus

[ (2) o ()
o (2) - 5)]
PO e

Dabei reprisentieren fy,, und ¢, Werte an der Erdoberfliche. Die Grofie zp ist
die Rauhigkeitslange fiir Impuls, welche als diejenige Hohe definiert ist, in der die
Windgeschwindigkeit nach dem logarithmischen Windgesetz fiir neutrale thermische
Schichtung den Wert Null annehmen wiirde. Die Rauhigkeitslangen fiir Wéarme und
Feuchte werden mit zg und z,; bezeichnet.

[Whor (2)] =

AR n @ F

(](2) — Ysur
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Die turbulenten vertikalen Flisse in der Prandtl-Schicht, d.h. der Impulsflufl Fj,,,
der fithlbare Warmeflul F,. und der latente WarmefluBl Fj, konnen durch

Fmo - _Poui (34)
Foe = —pocyu.b. (3.5)
Fla - _ﬂoluu*q* (36)

berechnet werden'. Dabei ist ¢, die spezifische Wiarmekapazitit bei konstantem
Druck und {, die spezifische latente Verdampfungswarme.

Wie aus den Gleichungen (3.1) bis (3.3) deutlich hervorgeht, sind zur Bestimmung
der turbulenten Transporte in der Bodenschicht die Rauhigkeitslangen fiir Impuls,
Temperatur und Feuchte von entscheidender Bedeutung.

3.2 Die Rauhigkeitsldngen fiir Impuls, Tempera-
tur und Feuchte

Die im Modell METRAS implementierten Verfahren zur Berechnung der bodenna-
hen Flisse {iber inhomogenem Gebiet, erfordern die Kenntnis der Rauhigkeitslangen
20, zp und z, fiir jede einzelne Oberflichenkomponente.

Fiir den offenen Ozean hat Charnock [1955] eine Abhangigkeit der Rauhigkeitslange
fiir Impuls zg,, von der Windgeschwindigkeit in der Form zq,, = k. u?, /g gefunden.
Dabel ist k. die sog. Charnock-Konstante, fiir die der Wert k. = 0.018 [Wu, 1980]
verwendet wird, und u., ist die Schubspannungsgeschwindigkeit iber der Wasser-
oberfliche. Die Charnock-Beziehung versagt fiir sehr kleine Windgeschwindigkeiten.
Clarke [1970] gibt als untere Grenze fiir ihren Giiltigkeitshereich den Wert 1.5-107° m
an. Zusammenfassend gilt

2
m,lﬁ- 10-® m) . (3.7)
g

zow = Mazx (
Andreas und Murphy [1986] leiten aus Messungen des Impulsaustausches iiber Rin-
nen und Polynjas einen konstanten Wert der Rauhigkeitslinge von zg,, = 3.2-107%"m
ab, sofern die Breite der Rinnen bzw. Polynjas unterhalb von 500 m liegt. Dieser Wert
ist zur Charakterisierung der Wasserflichen bei hohen Eiskonzentrationen geeignet,
wihrend die Beziehung (3.7) fiir den offenen Ozean und bei kleinen Eiskonzentra-
tionen giiltig ist. Um einen stetigen Ubergang zwischen beiden Ansitzen zu gewéahr-
leisten, wird im Modell zg,, bei partieller Eisbedeckung in einer Gitterzelle durch
ein mit dem Gesamtbedeckungsgrad des Meereises A und dem Bedeckungsgrad der
offenen Wasserflichen (1 — A) gewichtetes Mittel

0.018u2

Zou = (I — A) - <1\/[a17 ( = 1.5-107° m>> + A-(3.2-107"m) (3.8)
g

! Aufwirtsgerichtete (in die Atmosphire gerichtete) Fliisse werden positiv geziihlt, abwirtsge-
richtete (zur Erdoberflache hin gerichtete) Fliisse werden negativ gezéhlt.
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bestimmt. Fiir die Meereisoberflachen wird die Rauhigkeitslange konstant mit dem
Wert zg; = 1.0 - 1073 m vorgegeben.

Die Rauhigkeitslingen zg; und z; fiir die Meereisoberflachen werden nach dem An-
satz

zg; = 0.120; (3.9)

von Hicks [1985] bestimmt. Im Fall der Wasseroberflichen ergeben sich die Rauhig-
keitslangen nach [Brutsaert, 1979] zu

o exp (—w(73 (2222 /Pr - 5))> (3.11)

14

20w
zow = Maz | —————r
’ “ <442413.0
142413.0 v

Dabei sind v die kinematische Viskositat der Luft, Pr = 0.71 die Prandtl-Zahl und
Sec = 0.60 die Schmidt-Zahl.

Zow = Macz (zO_w s Zow - €xp (—x(7.3 (M%) : VSe - 5))) . (3.12)

3.3 Die bodennahen Fliisse iiber heterogenem
Gebiet

Zur Bestimmung der flichengemittelten Fliisse von Impuls, fiihlbarer und latenter
Wirme in einer horizontal inhomogenen Prandtl-Schicht {iber heterogenem Gelédnde
stehen in der Basisversion des Modells METRAS zwei unterschiedliche Berechnungs-
methoden zur Verfigung. Die konzeptionell einfachere ist die sog. Methode der
Parametermittelung. Dabei werden die mittleren Fliisse in einer Gitterzelle unter
Verwendung von Flachenmittelwerten der bendtigten Bodengréfien bestimmt. Die
Rauhigkeitslingen zo;, z¢; und z,; sowie die potentiellen Temperaturen g, ; und
die spezifischen Feuchten g, ; der einzelnen, homogenen Oberflichenanteile werden
folgendermaflen gewichtet gemittelt:

2 = 3 Ajz

2g = ZZ: Aj zg;

Z = ;Aquj (3.13)
Oy = 20 A; 0sur;

Gour = Z:: Aj Gsurj

Dabei ist A; der Bedeckungsgrad der Oberflachenkomponente j innerhalb einer Git-
terzelle. Die Gréflen zg, zg, 7g, 05ur und ggyr stellen die Flichenmittelwerte dar.
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8
1oV

Unter Verwendung dieser Flachenmittelwerte werden die mittleren Skalengrofien w,,

 Whor ()| [hl (%) — Y (fﬂ*l (3.14)
0. = w[0(z,) — fou] [m <Z_P> s (fﬂ_l (3.15)

Zg

g = £[9(2p) = Gsur) [ln (?) — ¥y <%>J_1 (3.16)

q

0. und ¢. aus

U

gewonnen, und anschlieflend werden die mittleren turbulenten Flisse in der Boden-
schicht mit Hilfe der Gleichungen (3.4} bis (3.6) berechnet. Dabei ist z, wieder die
Héhe der Prandtl-Schicht, also die Hohe des ersten Gitterpunktes iiber der Erd-
oberfliche, an dem uy,,,  und ¢ prognostiziert werden.

Bei Anwendung der Parametermittelungsmethode konnen einige in der Natur be-
obachtete Phénomene nicht modelliert werden. Ein Beispiel dafiir ist das aus der
Literatur bekannte Schmidt’sche Paradoxon {Lettau, 1979], nachdem auch bei im
Mittel neutraler oder stabiler thermischer Schichtung ein beachtenswerter aufwéarts-
gerichteter Warmeflufl vorhanden sein kann. Dies ist u.a. dann gegeben, wenn sich
iiber kleinen warmen Flichen eines Gebietes konvektive Prozesse ausbilden. Sol-
che Prozesse kénnen auch bei labiler Schichtung iiber heterogenem Untergrund den
aufwirtsgerichteten Warmefluf} iiber den dem mittleren Temperaturgradienten ent-
sprechenden Wert verstidrken. Dieser Umstand kann in der Eisrandzone bei grofien
Unterschieden zwischen den Oberflachentemperaturen des Meereises und des Ozeans
eine erhebliche Rolle spielen. Solchen Vorgingen kann in numerischen Modellen
durch die Anwendung sog. FluBmittelungsverfahren am besten Rechnung getragen
werden.

Bei einer FluBmittelungsmethode werden zuerst die bodennahen Fliisse {iber den
einzelnen Oberflichenkomponenten berechnet und danach der iiber die gesamte
Flache einer Gitterzelle gemittelte FluB bestimmt. Das Verfahren, welches im Mo-
dell METRAS routinemiBig verwendet wird [Herrmann, 1994], ist das sog. Konzept
der Vermischungshéhe (blending height concept) nach Claussen [1990,1991a,1991b].
Dieses basiert auf der Annahme, dafl oberhalb einer bestimmten Héhe [, (Vermi-
schungshohe) die Oberflicheninhomogenitit nicht mehr identifizierbar ist und so-
mit ndherungsweise eine horizontal homogene Strémung existiert. Fiar das vertikale
Profil der Windgeschwindigkeit oberhalb dieser Hohe wird ein logarithmischer Ver-
lauf angenommen. Unterhalb der Vermischungshéhe wird vorausgesetzt, dafi die
Windprofile tiber den einzelnen Oberflichenanteilen naherungsweise logarithmische
Verlaufe besitzen, beschreibbar durch die lokalen Rauhigkeitslingen. In der Vermi-
schungshohe gehen die Windprofile ober- und unterhalb von [, stetig ineinander
iiber.

Am Beispiel der Impulsfliisse bei neutraler thermischer Schichtung sollen nun
die wichtigsten Beziehungen des Vermischungshchenkonzeptes in allg. Form fir eine
beliebige Oberfliche mit j verschiedenen Komponenten vorgestellt werden.
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Der mittlere bodennahe Impulsflufl F,,, ergibt sich aus dem mit den Bedeckungs-
graden A; gewichteten Mittel der einzelnen Fliisse. Es gilt

Foo = =po |\/ (@) + (08| = —po S A/t + ()i = —p0 3 A,
J

J
(3.17)
Aus den zuvor beschriebenen Annahmen ergibt sich
The 4 (T2 2,2 / ! 3.18
= Po \/(u’w')s + (Vg = —por’ui, () Y Aj— . (3.18)
J (ln :’;’7)
Es wird eine effektive Rauhigkeitslange zp. so definiert, dafl
T2 T2 2,2 L
— o |V/@@)% + @] = —portu, (b)—— (3.19)
(ln %)
gilt. Damit ist
1 1
T AT (3.20)
(ln —lb—> j (ln flfL)
Z0e z05

Da wper (1) in einem numerischen Modell nicht unmittelbar berechnet wird, muf die-
se Grofie aus dem Gitterzellenmittelwert der horizontalen Windgeschwindigkeit, hier
mit {up,, } bezeichnet, abgeleitet werden. Unter der Annahme eines logarithmischen

Profiles gilt

uhor(lb) P
0e 3.
{tnor(2)}  In2 7 (3.21)

so dafl Gleichung (3.18) die Form

_ \/*/‘72 N2 - k2 . 2(111%)“ 4. 1
po V@)% + (V) por* (e (2)) 52 S Ay
(ln ;“0&) i (ln 7:;)
= —po (——“{7{;“(_””)}) (3.22)

annimmdt.

Eine Bestimmungsgleichung fiir die Vermischungshéhe leitet (Mlaussen [1991a] aus
numerischen Simulationen mit einem mikroskaligen Modell ab. Sie wird als das Ni-
veau festgelegt, in dem fiir den Betrag der horizontalen Windgeschwindigkeit wy,,

[|u1107(1:>y72) — [uhm‘(z)”] {|u;wr(a:,y,z) - uhmxh(l’f?ﬁz)” (323)
[uhor(z)] Uhor b (LY, 2)
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minimal wird [Claussen, 1990]. Dabei bedeuten

Upor (@ Y, 2) tatsichliche Horizontalgeschwindigkeit am Ort (x,y)
in der Hohe z
[...] : Flichenmittel iiber eine Gitterzelle in der Hohe z
[thor(2)] : Gitterzellenmittelwert der Horizontalgeschwindigkeit
in der Hohe z
Uhor (T, Y, 2) - Horizontalgeschwindigkeit, die in (x,y,z) herrschen wiirde,

wenn die gesamte Oberfliche homogen
(mit der Eigenschaft am Ort (x,y)) wére.

Aus den Simulationen von Claussen [1991a] folgt, dafl die Vermischungshdhe nihe-
rungsweise durch die Beziehung

[ [

EbZ <ln Zf-) = ke mit ¢ =175 (3.24)
bestimmt werden kann, wobei mit L. die sog. horizontale Skala der Rauhigkeitsinde-
rungen bezeichnet wird. Ist die Ausdehnung von Flachen gleicher Bedeckung klein,
so dafl sich unterschiedliche Oberflichenarten standig abwechseln, dann ist auch L.
klein. Die effektive Rauhigkeitslange fir den Impuls zo. und die Vermischungshéhe
Iy kénnen durch ein iteratives Verfahren aus den Gleichungen (3.20) und (3.24) ge-

wonnen werden.

Bei der Anwendung der Flufimittelungsmethode nach dem Vermischungshéhenkon-
zept in einern numerischen Modell werden zuerst die effektive Rauhigkeitslinge zg.
und die Vermischungshdohe [, iterativ bestimmt. Daran schliefit sich die Berechnung
der Schubspannungsgeschwindigkeiten wu,; fiir die einzelnen Oberflichenkomponen-
ten einer Gitterzelle an. Im Beispielfall der neutralen thermischen Schichtung werden
sie aus der Gleichung

g = £l (2,)} (n) 1 (3.25)
T ) () |

gewonnen. Mit

Uy = /Z Ajul; (3.26)
i

ergibt sich die mittlere Schubspannungsgeschwindigkeit. SchlieBlich wird der mittlere
Impulsfluf in der Prandtl-Schicht zu

Fro = —pou? (3.27)

berechnet.

Fiir die Berechnung der bodennahen turbulenten Fliisse von fithlbarer und laten-
ter Warme werden die potentiellen Temperaturen und die spezifischen Feuchten der
einzelnen Oberflichenkomponenten explizit berticksichtigt.
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Die vorgestellte Fluimittelungsmethode leistet nicht nur die Berechnung der mitt-
leren bodennahen Fliisse iiber einer inhomogenen Oberfliche sondern auch die Be-
stimmung der Fliisse tiber den einzelnen Oberflichenanteilen. Es sind

Froj = —poul; (3.28)
Fse,j = —/)ocpu*j@*]- (329)
an’j = —/)Olvu*jq*j . (330)

Im Fall der meereishedeckten Ozeanoberfliche stellen das Meereis und die offenen
Wasserflichen die beiden Komponenten j der inhomogenen Oberfliche dar. Die aus-
schlieBlich auf den Meereisanteil oder ausschlieilich auf den Wasseranteil bezogenen
bodennahen Fliisse werden beispielsweise im Meereismodul fiir das Atmosphéren-

modell METRAS bendtigt.

3.4 Der Impulsaustausch an der meereisbedeck-
ten Ozeanoberflache

Im gekoppelten Atmosphére-Meereis-Modell wird zur Beschreibung der dynami-
schen Wirkung der atmosphérischen Strémung auf die Eisschollen die am Meer-
eis angreifende Schubspannung verwendet. Diese ist ein zweidimensionaler Veltor
mit Komponenten in x- und y-Richtung. Der Betrag der am Meereis angreifenden
Schubspannung entspricht dem Betrag des bodennahen turbulenten Impulsflusses
zum Meereis. Die Richtung des Schubspannungsvektors wird zur Berechnung der
réumlichen Drift des Meereises bendtigt. Im folgenden bezeichnen r; den Vektor
und 7; den Betrag der am Meereis angreifenden atmosphérischen Schubspannung.

Fiir die am Meereis angreifende Schubspannung wird berticksichtigt, daff die von
der bodennahen Luftstréomung auf die Eisschollen ausgeiibte Kraft eine Normal-
komponente (Druckkraft) und eine Tangentialkomponente (Reibungskraft) besitzt?.
Der Gesamtwiderstand des Meereises 7;, die Schubspannung, die tatsichlich auf
die Eisschollen wirkt, ist also die Summe eines Formwiderstandes Fy; und eines
Oberflichenwiderstandes Sy ;. Zur Berechnung des Vektors 7; wird {iblicherweise an-
genommen, daf} die beiden Vektoren Fy; und Sy, die gleiche Richtung haben. Diese
wird im Modell METRAS gleich der Richtungen des horizontalen Windes am er-
sten Modellgitterpunkt oberhalb der Erdoberfliche (Hohe z,) gesetzt. Damit gilt
unmittelbar die Betragsgleichung

=Ly + Saq - (3.31)

2Nach Prandtl et al. [1990] 148t sich der Widerstand eines umstrémten Korpers imnier in zwei
Teile zerlegen, den Formwiderstand und den Oberflichenwiderstand. Laut Prandtl et al. [1990] kann
man namlich auf jedem Flachenelement die von der Luft auf den Kérper iibertragene Kraftwir-
kung in eine Normalkomponente und eine Tangentialkomponente, d.h. in eine Druckkraft und eine
Reibungskraft, zerlegen. Die Resultante aller Druckkrifte ist der Formwiderstand, die Resultante
aller Reibungskréafte ist der Oberflichenwiderstand.



26 3 MODELLERWEITERUNGEN

Im Modell METRAS bezieht sich der Begriff Formwiderstand ausschliefilich auf die
Anstromung der Schollenseitenflichen. Bei einer geschlossenen Fisdecke (A = 1)
ist der Formwiderstand somit gleich Null. Im Oberflichenwiderstand sind dage-
gen der Einfluff der kleinskaligen Rauhigkeit der Oberfliche sowie der Einfluf
der Prefeisriicken auf den Gesamtwiderstand zusammengefafit. Die Prefleisriicken
kénnen demnach nicht explizit, sondern nur duch eine entsprechende Wahl einer
hoheren Rauhigkeitslange zo; berticksichtigt werden.

Die Berechnung des Formwiderstandes erfolgt im Modell METRAS im Rahmen der
FluBmittelung nach dem Vermischungshohenkonzept, da der Formwiderstand mit
einem zusatzlichen ImpulsfluB zum Meereis und damit zur gesamten heterogenen
Meereis-Wasser-Oberfliche verbunden ist.

Zur Bestimmung des Betrags des Formwiderstandes hat sich das Konzept nach
Hanssen-Bauer und Gjessing [1988] bewihrt (siche z.B. Mal [1995]). Entsprechend
diesem Ansatz wird die Eisdecke in einem Gebiet (z.B. in einer Gitterzelle) durch
die Flachenmittelwerte der Schollenlange L;, des Schollenabstandes L., und der Frei-
bordhdhe Hy charakterisiert. Die Schollen werden als quadratisch und von gleicher
Form angenommen, und es wird vorausgesetzt, daf sie frontal angestréomt werden.

Der Betrag des Formwiderstands Fy; des Meereises der Konzentration

A= (Li—Ld ist dann durch

Hy
F,,=P,- <____> 3.32
“ETALF L, (332

gegeben, wobei der Druck P, der Betrag der Kraft ist, die pro Einheitsfliche aus
dem Wasser ragender, dem Wind zugewandter Schollenseitenfliche wirkt. Unter der
Annahme, daf} die Driftgeschwindigkeit des Meereises gegeniitber der Windgeschwin-
digkeit vernachlissighar klein ist, wird der mittlere Staudruck auf eine Schollen-
randfliche P, proportional zum mittleren Windgeschwindigkeitsquadrat angesetzt.
Damit ergibt sich

Hy
Py = hopo— /(u,w,(z))wz : (3.33)
Hy ks
wobeil o, (z) das Windgeschwindigkeitsprofil im Bereich der Schollenzwischenrdume
(Anstrémprofil) ist. Fiir den Koeflizienten k, verwenden Hanssen-Bauer und Gjes-
sing [1988] den Wert 0.5 nach Messungen von Marshall [1971].
Bei geringen Schollenabstanden ist die Windgeschwindigkeit in den Schollenzwi-
schenrdumen aufgrund von Abschattungseffekten verringert. Die Geschwindigkeits-
reduktion wird nach Nageli [1946] durch

Uhor (2) = Uporo(2) - (L — exp (~0.18%)) (3.34)

beriicksichtigt. Fiir das unbeeinflufite Windprofil wp, o(z) verwenden Hanssen-Bauer
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und Gjessing [1988] stets den nur fiir neutrale thermische Schichtung giiltigen loga-

rithmischen Ansatz
z

Unhoro(2) = w0 {ln (—~>} ) (3.35)

K Z0w

An dieser Stelle wird das Konzept von Hanssen-Bauer und Gjessing [1988] modifi-
ziert. Im Modell METRAS wird das unbeeinflufite Windprofil durch

WwdalemPnCm>—¢w4 (3.36)

K 20w

in Abhangigkeit von der tatsdchlich vorhandenen thermischen Schichtung bestimmt.

Dabel ist 9, die Stabilitdtsfunktion des Impulses iber den offenen Wasserflichen.
Nach Einsetzen der Gleichungen (3.33), (3.34) und (3.36) in Gl {3.32) ergibt sich

die endgiiltige Beziehung zur Berechnung des Betrags des Formwiderstandes zu

ﬁ ) )-2 u‘Zw,O

1
Fpi = 0.5pg ——— (1 —exp(—0.18

L;+ Ly H; K?
A
~/@%—J~MW]M- (3.37)
Zow 20w

Im Ansatz von Hanssen-Bauer und Gjessing [1988] gibt es eine analytische Losung
des zur Bestimmung von Fj; zu berechnenden Integrals. Im Modell METRAS muf
es aufgrund der verwendeten Beziehung (3.36) numerisch gelost werden.

Die mit Hilfe des Vermischungshéhenkonzepts aul Grundlage der Oberflachenrau-
higkeit des Meereises zp; bestimmte Schubspannungsgeschwindigkeit w.; (siehe Gl.
(3.25) fur den Beispielfall neutraler thermischer Schichtung) charakterisiert den
Oberflachenwiderstand des Meereises. Sie wird deshalb mit w.s,) bezeichnet. Damit
ist der Betrag des Oberflaichenwiderstands des Meereises durch

Sd,z‘ = poufi(sd) (338)

gegeben. Nach der Berechnung des Formwiderstands des Meereises wird mit Hilfe
von

Fa; q -
Uni(Fy) = 1/ —— (3.39)
Po
die dem Formwiderstand entsprechende Schubspannungsgeschwindigkeit bestimmt.
Damit ergibt sich die den Gesamtwiderstand des Meereises charakterisierende Schub-

spannungsgeschwindigkeit zu

Un; = /ui.(Fd) + uzi(Sd) . (3.40)

Der Betrag der gesamten am Meereis angreifenden Schubspannung folgt schliefilich

aus
T = poul; . (3.41)
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Diese Schubspannung dient, wie bereits erwihnt wurde, zum Antrieb des Meer-

eismoduls des Atmosphirenmodells METRAS.

Fiir den im Atmosphdrenmodell bendtigten turbulenten Impulsflufl itber dem Meer-
eis gilt

Frnos = —poul; = _ﬂo(ufi(Fd) + uff(sd)) : (3.42)
Der mittlere bodennahe Impulsflufl iber der Meereis-Wasser-Oberfliche wird durch
die Gleichung

Fro = ‘*/)ouf = —/)o(uzi(Fd) + Aufz(sd) +(1-4) uZw) (3.43)

reprasentiert. Dabei 1st t.,, die im Rahmen der Fluimittelung bestimmte Schubspan-
nungsgeschwindigkeit iiber den offenen Wasserflichen. Im Fall einer geschlossenen
Eisdecke (A = 1) reduzieren sich die Gleichungen (3.42) und (3.43) zu

Fro = Frnoi = —potiZis, - (3.44)
Fir den offenen Ozean (A = 0) nimmt Gl. (3.43) die Form
Frno = —pou?, (3.45)
amn.

Auch die turbulenten Warmetransporte zwischen der Atmosphére und dem Meereis
sind von der durch den Formwiderstand des Meereises zusétzlich erzeugten Turbu-
lenz beeinflufit. Somit geht beispielsweise die nach Gl. (3.40) abgeleitete Schubspan-
nungsgeschwindigkeit u,; ebenfalls in die Berechnung der fihlbaren und latenten
Wairmefliisse iber dem Meereis ein.



4 Die Grenzschicht iiber der
arktischen Eisrandzone -
Mef3- und Modellergebnisse

4.1 Messungen

Die fiir die Modellrechnungen notwendigen Anfangs- und Randwerte bestimmter At-
mosphéren- und Oberflaichengréfien stiitzen sich auf MeBdaten der beiden Flugzeug-
kampagnen REFLEX I und REFLEX II (Radiation and £ddy FLux EXperiment),
die im Herbst 1991 bzw. im Winter 1993 in der arktischen Eisrandzone nordwestlich
von Spitzbergen durchgefithrt wurden.

Das Ziel der Mefkampagnen REFLEX I und II war die gleichzeitige Erfassung der
atmosphéarischen Grenzschichtstrémung, insbesondere des turbulenten Vertikalaus-
tausches, sowie des aerodynamischen Widerstandes und der geometrischen Struktur
der Meereis- und der Ozeanoberfliche. Dazu wurden im wesentlichen drei unter-
schiedliche flugzeuggestiitzte Meflsysteme eingesetzt. Mit der Grundausriistung des
Flugzeugs wurden meteorologische Groflen wie Druck, Windvektor, Temperatur und
Feuchte gemessen. Zusétzlich registrierte ein Strahlungsthermometer die Tempera-
tur der Oberfliche. Zur Ableitung der turbulenten Impuls-, Warme- und Feuchte-
fliisse wurde das Meteopod-Turbulenzmefisystem eingesetzt. Die Erfassung geome-
trischer Oberflichencharakteristika erfolgte mit einem Laseraltimeter und mehreren
Zeilenrasterkameras. Das Laseraltimeter diente zur Messung der Topographie (Rau-
higkeiten, Freibordhthen) des Meereises. Die Zeilenrasterkameras registrierten die
raumliche Verteilung des Meereises, und damit die Grée der Schollen und eisfreien
Flachen. Detaillierte Informationen iiber die beiden Flugzeugunternehmungen ent-
halten die Berichte von Hartmann et al. [1992] und Kottmeier et al. [1994].

Im September und Oktober 1991 konnten die Messungen sowohl bei ab- als auch
bei aufeisigen Stromungen durchgefithrt werden. Im Méarz 1993 traten dagegen nur
abeisige Strémungen auf. Weil dabei die Temperatur der vom Eis abflieenden Luft
sehr niedrig war, werden diese abeisigen Strémungen auch als Kaltluftausbriiche
bezeichnet.
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Aus den Mefitagen der Kampagnen REFLEX I und II wurden zwei ausgewahlt, die
im weiteren als Referenzfille flir Modellrechnungen herangezogen werden. Dies sind
der 21.09.1991 mit aufeisiger und der 10.03.1993 mit abeisiger Strémung. Die Ta-
belle 4.1 gibt einen Uberblick iiber die grofiskaligen Druck- und Windverhéltnisse
sowie iiber die Oberflachentemperaturen des Meereises. Die Oberflachentemperatur
des Ozeans wird im ungekoppelten Atmosphirenmodell raumlich und zeitlich kon-
stant mit Tsyrw = 271.35 K, d.h. mit der Gefrierpunktstemperatur des Meerwassers
bei einem Salzgehalt von ca. 34 ppt, vorgegeben. Die aufeisige Stromung wird mit
MeBldaten iiber dem Wasser, die abeisige Strémung mit Daten iiber dem Meereis
initialisiert. Die dabei verwendeten vertikalen Profile der potentiellen Temperatur
und der relativen Feuchte sind in Abb. 4.1 dargestellt.

21.09.1991 | 10.03.1993
poin hPa 1014.9 1020.0
uginms! 0.0 0.0
vginmsTL 10.0 -5.5
Towiin K | 270.6 239.0

Tabelle 4.1: Der mittlere Bodendruck pg, die Komponenten u, und v, des mittle-
ren geostrophischen Windes und die Oberflichentemperatur des Meereises Ty, ; fiir
zwel ausgewihlte Mefifalle der Kampagnen REFLEX I und II. Bel einem positiven
(negativen) Wert der Komponente v, liegt eine aufeisige (abeisige) Stromung vor.

Aus den Meldaten der Topographie und der rdumlichen Ausdehnung von Eisschollen
wurden von Mai und Hartmann [persénliche Mitteilungen, 1994] Ansatze fir die
Freibordhéhen Hy und die Schollenldngen I; in einer Eisrandzone gewonnen. Diese
sind besonders gut fur den Einsatz in numerischen Modellen geeignet, da sie nur die
Vorgabe der jeweiligen Fiskonzentration A erfordern.
Mali [personliche Mitteilung, 1994] leitet aus den Oberflichendaten der Kampagne
REFLEX II
Hy =049 (1.0 —exp(—5.94)) (4.1)

fir 1 > A > 0 zur Berechnung der Freibordhdhe H; ab. Aus Mefidaten der Kam-
pagnen REFLEX T und II gewinnt Hartmann [persénliche Mitteilung, 1994] mit

31H;

Yy (4.2)

L=

fiir 1 > A > 0 eine Beziehung fiir die Schollenlange L; (siche Abb. 4.2). Diese ist als
Kantenldnge der als quadratisch angenommenen Schollen zu interpretieren.
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Abbildung 4.1: Vertikale Profile der potentiellen Temperatur 8 und der relativen

Feuchte r fur zwei ausgewdhlte Meffalle der Kampagnen REFLEX I und II zur
Initialisierung von Modellrechnungen.
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Die Ansitze (4.1) und (4.2) beschreiben ausschliefilich die in den jeweiligen Mef-
zeitraumen angetroffenen Oberflichencharakteristika. Ihre Kenntnis ist fiir den Ver-
gleich von Modellergebnissen mit Mefldaten sehr wichtig, sie besitzen aber keine
raumliche und zeitliche Allgemeingiiltigkeit.

0.5

04 |

03} E 300
L E L

02 | 5200

H;inm

0.1

0 L : L L L L : L
0 0.5 1.0
A

Abbildung 4.2: Die mittlere Freibordhdhe Hy und die mittlere Schollenlénge L; in
Abhangigkeit von der Eiskonzentration A.

Im folgenden werden Modellrechnungen mit einer idealisierten rdumlichen Vertei-
lung des Meereises in einer Eisrandzone durchgefithrt. Aus den vorgegebenen Eis-
konzentrationen werden mit Hilfe der Beziehungen (4.1) und (4.2) die mittleren
Freibordh6hen und die mittleren Schollenlingen bestimmt!. Zur vollstindigen Be-
schreibung der Eisdecke wird ferner eine Gleichung fiir den mittleren Schollenab-
stand L,, bendtigt. Diese wird aus der von Hanssen-Bauer und Gjessing [1988] fiir
die Eiskonzentration A verwendeten Beziehung

L;
Ly, = C ;A) L; (4.4)

fiir 1 > A > 0 abgeleitet.

Um die Kontinuumsannahme zu gewahrleisten, wird als Anfangsbedingung in den
Gitterzellen mit partieller Eisbedeckung die Konzentration A zwischen 5% und 95%
gewahlt, Damit ergeben sich Werte fiir die Schollenanzahl Ny, die der Voraussetzung
einer geniigend groflen Anzahl von Schollen in einer Gitterzelle entsprechen. In Ta-
belle 4.2 sind fiir die minimale, die mittlere und die maximale partielle Eisbedeckung
die Werte der I'reibordhéhe, der Schollenlinge und des Schollenabstandes sowie die
daraus abgeleitete Schollenanzahl angegeben.

IFiir die Modellrechnungen im Abschnitt 4 ist die Vorgabe mittlerer Freibordhdhen und mitt-
lerer Schollenldngen bei einer geschlossenen Eisdecke in einer Gitterzelle nicht erforderlich.
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A=005]|A4A=050] A=0.95

Hiinm 0.13 0.46 0.49
Litnm 4.08 28.79 302.68
Lyinm 77.61 28.79 15.93

N, =~ 48058 = 9652 =~ 166

Tabelle 4.2: Die mittlere Freibordhhe Hy, die mittlere Schollenldnge L;, der mittlere
Schollenabstand L, und die mittlere Schollenanzahl N, in einer Gitterzelle fir drei

verschiedene Eiskonzentrationen A.

4.2 Modellierte ab- und aufeisige Stromungen

Liipkes und Schliinzen [1996] sowie Schmittner [1996] fithren insbesondere fiir ab-
eisige Strémungen detaillierte Vergleiche zwischen Messungen und mit dem Mo-
dell METRAS? gewonnenen Ergebnissen durch und zeigen, daB der Aufbau der
atmosphérischen Grenzschicht vom Modell sehr gut wiedergegeben wird. Da ihr In-
teresse vor allem der Entwicklung der Grenzschicht tiber dem offenen Ozean bis in et-
wa, 300 km Entfernung vom Eisrand gilt, approximieren sie die Eisrandzone lediglich
als abrupten Ubergang von einer geschlossenen Eisdecke zum véllig eisfreien Ozean.
Das Hauptaugenmerk der nachfolgenden Untersuchungen richtet sich dagegen auf
Prozesse, die iiber der Eisrandzone selbst und iiber den unmittelbar angrenzenden
Bereichen der Packeisregion und des Ozeans stattfinden. Deshalb wird im Gegensatz
zu dem einfachen Ansatz von Liipkes und Schliinzen [1996] sowie Schmittner [1996]
die Eisrandzone raumlich aufgeldst und als Gebiet mit partieller Eisbedeckung be-
handelt. Da es jedoch um das prinzipielle Verstandnis der Grenzschichtentwicklung
geht, ist die Vorgabe einer idealisierten Verteilung der Eiskonzentration in der Eis-
randzone am vorteilhaftesten.

Fiir die folgenden Modellrechnungen wird ein zweidimensionales Gebiet mit einer
Nord-Siid-Ausdehnung von 276 km gewahlt, in dessen mittleren Teil sich eine 76 km
lange Eisrandzone befindet. Diese geht nach Norden in eine geschlossene Eisdecke
und nach Siiden in den offenen Ozean iiber. Innerhalb der Eisrandzone nimmt die
Eiskonzentration linear um 5% pro Gitterzelle ab. Die Simulationen werden fir einen
typischen Betrag des geostrophischen Windes von 10m s™! durchgefiihrt. Die Ober-
flichentemperatur des Meereises wird bei abeisiger Strémung mit 239.0 K und bei
aufeisiger Strémung mit 270.6 K vorgegeben. Ersterer Wert entspricht dem Kalt-
luftausbruch vom 10.03.1993, letzterer dem Mefifall vom 21.09.1991.

2Diese Vergleiche erfolgen mit der auch hier verwendeten Modellversion, bei der Strahlungs-,
Wolken- und Niederschlagseffekte vernachlassigt werden.
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Das Atmosphirenmodell wird jeweils bis zum Erreichen eines annédhernd stationédren
Strémungszustandes integriert.

Die in den Abschnitten 6 und 7 ausgewerteten Rechnungen mit dem gekoppelten
Atmosphire-Meereis-Modell werden ausgehend von solchen stationéren atmosphéri-
schen Stréomungszustanden gestartet. Der Abschnitt 4.2 dient der ausfithrlichen Be-
schreibung des prinzipiellen Aufbaus der atmosphérischen Grenzschicht bei ab- und
aufeisigen Strémungen. So kann spéter die Darstellung der Ausgangssituationen der
gekoppelten Simulationen auf die wichtigsten Punkte hinsichtlich der sich ergeben-
den Wechselwirkung zwischen der Atmosphére und dem Meereis beschréankt werden.

Abeisige Stromung

Bei einem Kaltluftausbruch strémt Luft, die in Gebieten mit einer geschlossenen
Eisdecke stark abgekiihlt wurde, iiber eine Eisrandzone und den offenen Ozean.
Die Grenzschicht iiber der geschlossenen Eisdecke ist nur von geringer vertikaler
Méchtigkeit und wird nach oben durch eine Inversion begrenzt (siehe Abb. 4.3).
Die thermische Schichtung in der Grenzschicht ist leicht stabil, die zur Meereisober-
fliche hin gerichteten turbulenten Warmefliisse betragen nur wenige Wm™2. Beim
Einstrémen der Luft in die Eisrandzone betragt die Differenz zwischen der Tempera-
tur der bodennahen Luftschichten und der Temperatur der offenen Wasserflichen im
gewihlten Beispielfall bis zu tiber 30 K. Dadurch kommt es zu hohen aufwértsgerich-
teten Wiarmefliissen iiber den offenen Wasserflichen. Die Luft wird vomn Boden aus
erwirmt. Durch die einsetzende Konvektion entwickelt sich eine gut durchmischte
Grenzschicht, deren Héhe mit zunehmender Entfernung von der nérdlichen Grenze
der Eisrandzone anwéchst. Wie Abb. 4.3 zeigt, sind die potentielle Temperatur und
die spezifische Feuchte in der Grenzschicht nahezu hohenkonstant, wobei ihr Betrag
aber mit voranschreitender Uberstrémung der offenen Wasserflichen immer weiter
anwichst.

Uber der geschlossenen Bisdecke ist die bodennahe horizontale Windgeschwindig-
keit (in 10m Hohe) gegeniiber dem geostrophischen Wert deutlich reduziert, und
der Vektor des bodennahen Windes ist nach links vom geostrophischen Windvektor
abgelenkt. Bei der Uberstrémung der Eisrandzone kommt es oberhalb einer Hohe
von etwa 50 m stromabwirts zuerst zu einer Ab- und anschliefend zu einer Zunah-
me der horizontalen Windgeschwindigkeit (siehe Abb. 4.4 und Abb. 4.5). Unterhalb
von 50 m findet generell eine Beschleunigung der Strémung statt, obwohl die effek-
tive Rauhigkeit der Oberfliche durch die der Stromung ausgesetzten Schollensei-
tenflichen gréfier ist als bei einer geschlossenen Eisdecke. Ein solcher Anstieg der
bodennahen Windgeschwindigkeit in Stromungsrichtung beruht auf der intensiven
turbulenten Durchmischung bei einem Kaltluftausbruch {iber eine Eisrandzone. Die-
ser Effekt wurde ebenfalls von Reynolds {1984] und Wefelmeier [1992) in Messungen
bzw. Modellergebnissen gefunden.
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Abbildung 4.3: Vertikale Verteilung der potentiellen Temperatur und der spezifischen
Feuchte bei abeisiger Stromung.

Wie in Abb. 4.6 zu erkennen ist, zeigt die Windkomponente parallel zur Eiskante
zuerst eine rasche und dann eine immer schwacher werdende Abnahme iiber der
Eisrandzone. Uber dem offenen Ozean sind die Vektoren des bodennahen horizon-
talen Windes und des geostrophischen Windes nahezu identisch. Entsprechend der
beschriebenen horizontalen Strémungskonvergenzen und -divergenzen kommt es aus
Kontinuitatsgriinden zu auf- bzw. abwéirtsgerichteten Vertikalbewegungen, welche
ebenfalls Abb. 4.6 entnommen werden kénnen. Charakteristisch ist die weitrdumige
Absinkbewegung der Luft iiber dem mittleren und siidlichen Teil der Eisrandzone.
Im nérdlichen Teil spiegelt sich die Zunahme der horizontalen Windgeschwindigkeit
in Bodennéhe und die Abnahme in den dariiber liegenden Schichten durch ab- bzw.
aufwirtsgerichtete Vertikalbewegungen wieder.
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Abbildung 4.4: Vertikale Verteilung des Betrages der horizontalen Windgeschwin-
digkeit bei abeisiger Stromung.
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Abbildung 4.5: Vertikale Profile der horizontalen Windgeschwindigkeit in unter-
schiedlichen Entfernungen von der nérdlichen Grenze der Eisrandzone bei abeisiger
Stréomung.
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Abbildung 4.6: Vertikale Verteilung der Komponenten des dreidimensionalen Wind-
vektors bei abeisiger Stromung.



4 MESSUNGEN UND MODELLERGEBNISSE

(V)
98]

Die sich in einer Eisrandzone in Strémungsrichtung stindig verdndernden Ober-
flacheneigenschaften sind untrennbar mit einer Modifikation der turbulenten Fliisse
von Impuls sowie fithlbarer und latenter Warme verbunden. Wie Abb. 4.8 zeigt, spie-
geln sich gerade in diesen Fliissen die Uberginge zwischen den Bereichen geschlos-
sene Fisdecke und Eisrandzone sowie Eisrandzone und offener Ozean besonders gut
wieder. Der Impulsflufl wichst im Bereich partieller Eisbedeckung deutlich an. Dies
wird einerseits durch den zusétzlichen Formwiderstand des Meereises und anderer-
seits durch die in Strémungsrichtung ansteigende Windgeschwindigkeit verursacht.
Trotz der kleineren Rauhigkeit ist der Impulsflufi iber dem offenen Ozean aufgrund
der hoheren Windgeschwindigkeit und aufgrund von Stabilitatseffekten gréfler als
{iber der geschlossenen Eisdecke. Sein Betrag erreicht aber nicht mehr die am stdli-
chen Ende der Eisrandzone auftretenden maximalen Werte.

Da die mittleren Oberflichentemperaturen in der Eisrandzone mit abnehmender
Eiskonzentration kontinuierlich ansteigen, wachsen auch die flachengemittelten tur-
bulenten Warmefliisse in Strémungsrichtung an. Im Gegensatz dazu ist iber dem
offenen Ozean in den untersten Atmosphérenschichten ein nahezu linearer Abfall der
Fliisse zu beobachten. Dieser beruht auf der allmahlichen Erwarmung der Grenz-
schicht bei konstant bleibender Oberflachentemperatur des Ozeans.

Die flichengemittelten bodennahen Flisse fithlbarer und latenter Wérme in der
Eisrandzone ergeben sich aus den Flissen {iber dem Meereis und denjenigen iiber
den offenen Wasserflichen. Die bodennahen Luftschichten sind einerseits wesentlich
kéalter als die offenen Wasserflichen, andererseits steigt aber mit der Erwirmung
der Grenzschicht ihre Temperatur iiber den Wert der Meereisoberflichen an. Damit
herrscht iiber den Wasserflichen eine labile thermische Schichtung mit aufwarts-
gerichteten Wirmefliissen, iiber den Meereisflachen jedoch eine stabile thermische
Schichtung mit abwéartsgerichteten Fliissen (sieche Abb. 4.7). Der Betrag der in die
Atmosphére gerichteten Fliisse ist aber wesentlich gréfler als der Betrag der zu den
Meereisoberflachen gerichteten Flisse. Somit stellen sich im Mittel aufwartsgerich-
tete Fliisse ein, die eine Erwirmung der Grenzschicht bewirken.

Bodennahe fithlbare Wirmefliisse
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Abbildung 4.7: Bodennahe turbulente Fliisse fiihlbarer Warme tber einer Eisrand-
zone bei abeisiger Stromung. Dargestellt sind die mittleren Flisse [y, die Flisse
iber den Meereisflachen F..; und die Fliisse iiber den offenen Wasserflachen Fi, ..
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Abbildung 4.8: Vertikale Verteilung turbulenter vertikaler Fliisse bei abeisiger

Strémung.
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Aufeisige Stromung

Im Gegensatz zum vorher dargestellten Kaltluftausbruch ist die gewahite aufeisige
Stromung ein Beispiel dafiir, wie gering die Verdnderungen der atmosphéarischen
Grenzschichtstromung {iber einer Fisrandzone sein kénnen, sofern keine erhebli-
che Differenz zwischen den Oberflichentemperaturen des Meereises und der offe-
nen Wasserflichen besteht. Diesem thermischen Effekt kommt deshalb eine so grofie
Bedeutung zu, weil der Unterschied zwischen den Rauhigkeiten beider Oberflachen
vergleichsweise gering ist.

Da die Oberflaichentemperatur des Meereises kleiner ist als die bodennahe Tempe-
ratur der vom Ozean her in die Eisrandzone einstromenden Luft, sind die turbulenten
Warmefliisse liber der Eisrandzone und der geschlossenen Eisdecke im Mittel abwarts
gerichtet (siehe Abb. 4.9). Die Wirmefliisse entsprechen Werten, die wihrend der
Schiffsexpedition ARK XII bei ahnlich geringen Temperaturunterschieden zwischen
den Eis- und Wasseroberflichen gemessenen wurden [Liipkes, pers. Mitteilung 1997].
Die abwirtsgerichteten Warmefliisse filhren zu einer AbkGhlung der Grenzschicht.
Wie Abb. 4.10 zeigt, ist dieser Effekt im gewahlten Beispielfall jedoch sehr klein, da
die Differenz zwischen den Oberflichentemperaturen des Meereises und des Ozeans
nur 0.75 K betrdgt. Auch die Verdnderung der spezifischen Feuchte in Stromungs-
richtung ist sehr gering, sie nimmt mit steigender Eiskonzentration ab. Aufgrund der
schwachen vertikalen Gradienten der potentiellen Temperatur kann das Anwachsen
der neuen internen Grenzschicht bei der Uberstrémung der Eisrandzone besser den
in Abb. 4.9 dargestellten Warmefliissen entnommen werden als der vertikalen Ver-
teilung der potentiellen Temperatur in Abb. 4.10.

Sowohl tiber dem offenen Ozean als auch tiber der Eisrandzone und der geschlos-
senen Eisdecke ist die horizontale Windgeschwindigkeit in Bodennéhe (10m Hohe)
gegeniiber dem geostrophischen Wert deutlich reduziert (siehe Abb. 4.10), und der
Vektor des bodennahen Windes ist nach links vom geostrophischen Windvektor
abgelenkt (siehe Abb. 4.11). Die horizontale Windgeschwindigkeit steigt mit zuneh-
mender Hohe an und erreicht im Bereich der Inversion anndhernd den geostrophi-
schen Wert. Stromabwirts gesehen erfahrt die Strémung iiber der Eisrandzone eine
Abbremsung, {iber der geschlossenen Eisdecke findet dann wieder eine Beschleuni-
gung statt. Die erhohte Rauhigkeit der Oberfliche in der Eisrandzone, die dort zur
Abnahme der horizontalen Windgeschwindigkeit fithrt, spiegelt sich auch in einem
Maximum des Impulsflusses in diesem Gebiet wieder (siehe Abb. 4.9). Weiterhin
ergibt sich aus Kontinuititsgriinden in diesem Bereich konvergenter Stromung eine
aufwartsgerichtete Vertikalbewegung, die aber aufgrund der Zunahme der Windge-
schwindigkeit in Stromungsrichtung tiber der geschlossenen Eisdecke wieder in eine
abwirtsgerichtete Vertikalbewegung iibergeht (siehe Abb. 4.11).

Da in der verwendeten Version des Atmosphirenmodells METRAS Wolken- und
Niederschlagseffekte vernachlissigt werden, wird im weiteren auf die Darstellung
der spezifischen Feuchte und des latenten Wirmeflusses verzichtet.
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Abbildung 4.9: Vertikale Verteilung turbulenter vertikaler Fliisse bei aufeisiger

Strémung.
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Abbildung 4.10: Vertikale Verteilung der potentiellen Temperatur, der spezifischen
Feuchte und des Betrages der horizontalen Windgeschwindigkeit bei aufeisiger

Strémung.
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Abbildung 4.11: Vertikale Verteilung der Komponenten des dreidimensionalen Wind-

vektors bei aufeisiger Stréomung.
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4.3 Transferkoeffizienten fiir Impuls und fiihlba-
re Wirme

Haufig wird anstelle des im Abschnitt 3.1 ( Gl. (3.4) bis (3.6) ) beschriebenen Ver-
fahrens eine andere Berechnungsweise der turbulenten Fliisse in der Bodenschicht
angewandt. Der Ansatz lautet fiir eine horizontal homogene Stromung

Fmo = —/UOCdIU}wT(Z)IZ (45)
Fie = —pocychlner(2)[(0(2) = Osur) (4.6)
Fla - *Polchluhor(z);(q(z) - qSUT) . (47)

Dabei werden ¢; als Widerstandskoeflizient, Schubspannungskoeffizient oder Trans-
ferkoeffizient fiir Impuls sowie ¢, und ¢, als Transferkoeffizienten fiir fihlbare und la-
tente Warme bezeichnet. Erfolgt die Bestimmung des Widerstands- und der Warme-
transferkoeffizienten mit Hilfe der Monin-Obukhov’schen Ahnlichkeitstheorie, dann
sind diese und die im Abschnitt 3.1 vorgestellte Methode dquivalent. Zur Berech-
nung der turbulenten Transporte in der Prandtl-Schicht miissen also entweder die
Rauhigkeitslangen der Oberfliche oder die Schubspannungs- und Warmetransferko-
effizienten bekannt sein. Letztere sind im Gegensatz zu den Rauhigkeitslangen von
der Hohe und der thermischen Schichtung abhingig.

Fiir den turbulenten Vertikalaustausch {iber dem meereisbedeckten Ozean bestimmt
Hartmann [pers. Mitteilung, 1995] auf neutrale Schichtung und 10+ Héhe bezogene
Transferkoeffizienten fiir Impuls und fithlbare Warme® aus Daten der beiden Flug-
zeugkampagnen REFLEX [ und II. Die abgeleiteten Werte stellen mittlere Transfer-
koeffizienten dar, wobei diese Bezeichnung in Analogie zum frither eingefithrten Be-
griff des mittleren Flusses iiber einer heterogenen Oberfliche steht. Hartmann [pers.
Mitteilung, 1995] gibt die mittleren Schubspannungskoeffizienten cgnio und Warme-
transferkoeffizienten cpn10 in Abhéngigkeit von der Eiskonzentration A an. Wie Abb.
4.12 zeigt, existieren maximale Werte der mittleren Schubspannungskoeffizienten bei
Eiskonzentrationen zwischen 40% und 50%. Fiir die mittleren Warmetransferkoeffi-
zienten ist keine klare Abhingigkeit von der Eiskonzentration erkennbar.

Die aus Messungen abgeleiteten Transferkoeflizienten werden im folgenden zur
Verifikation der im Modell METRAS angewandten Verfahren zur Berechnung der
turbulenten bodennahen Fliisse iiber dem meereisbedeckten Ozean verwendet. Der
Vergleich aus Messungen und diagnostisch aus Modellergebnissen abgeleiteter Trans-
ferkoeffizienten soll also Aufschluf dartiber geben, inwieweit der turbulente Trans-
port durch die vorgegebenen Rauhigkeitslingen der Meereis- und Wasseroberflachen,
durch die Parametrisierung des Formwiderstands des Meereises und durch die An-
wendung der FluBmittelungsmethode nach dem Vermischungshéhenkonzept rea-
lititsnah beschrieben werden kann.

3Der Transferkoeffizient fiir filhlbare Warme wird im weiteren abkiirzend als Warmetransfer-
koeffizient bezeichnet, da Transferkoeffizienten fiir latente Wirme nicht untersucht werden.
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Abbildung 4.12: Aus Messungen abgeleitete, auf neutrale Schichtung und 10m Héhe
bezogene, mittlere Widerstandskoeffizienten cgnio und Warmetransferkoeffizienten
¢hnio und ihre Standardabweichungen in Abhingigkeit von der Eiskonzentration A.

Fiir eine horizontal homogene Stréomung ist der auf die Héhe z bezogene Wider-

standskoeflizient ¢g, durch
2

() (48)

und der auf die Héhe z bezogene Transferkoeflizient fir fithlbare Warme durch

U

Cdz =

U
s = (2 (0(2) — o) (4.9)

bestimmt. Hartmann [pers. Mitteilung, 1995] benutzt die Gleichungen (4.8) und (4.9)
auch im Fall der inhomogenen Oberfliche des meereisbedeckten Ozeans, jedoch ver-
wendet er iiber horizontale Flugabschnitte von 10 km Lange gemittelte Werte der
horizontalen Windgeschwindigkeit uso(2), der potentiellen Temperatur #(z) und
der Oberflichentemperatur f,,, des Meereis-Wasser-Gemisches. Die Skalengréfen
u, und 6, ergeben sich aus den Kovarianzen ww/, v'w’ und w'@, die ebenfalls Mit-
tel iiber horizontale Flugabschnitte von 10 km Linge darstellen®. Aufgrund dieser
raumlichen Mittelungen stellen die aus Messungen abgeleiteten Transferkoeffizien-
ten mittlere Schubspannungs- und Warmetransferkoeffizienten bzgl. der heterogenen
Oberfliche des meereisbedeckten Ozeans dar. Zur Vergleichbarkeit mit in der Litera-
tur angegebenen Transferkoeffizienten reduziert Hartmann [pers. Mitteilung, 1995]
die fiir das Flugniveau berechneten Werte auf neutrale Schichtung und 10m Héhe.

4Diese rdumlichen Mittelungen sind notwendig, um die statistische Sicherheit der abgeleiteten
Transferkoeffizienten zu gewihrleisten.
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Um die aus Messungen abgeleiteten Transferkoeffizienten (im weiteren auch als ge-
messene Transferkoefizienten bezeichnet) mit diagnostisch aus Modellergebnissen
gewonnenen Transferkoeflizienten vergleichen zu kénnen, mufl die Ableitung letzte-
rer auch auf mittleren Gréfien bzgl. der heterogenen Meereis-Wasser-Oberflache in
den einzelnen Gitterzellen des Modells basieren. Die mittleren turbulenten Impuls-
und Warmefliisse in der Bodenschicht werden mit dem um einen Ansatz fiir den
Formwiderstand des Meereises erweiterten FluBmittelungsverfahren nach dem Ver-
mischungshéhenkonzept berechnet. Da diese Fliisse in der Hohe z, = 10m expli-
zit berechnet werden, miissen die aus ihnen abgeleiteten Transferkoeffizienten nicht
nocheinmal extra, wie bei den Flugzeugmessungen in etwa 30m Hohe, auf 10m
Hohe bezogen werden. Sie miissen lediglich auf neutrale Schichtung reduziert wer-
den. Dazu wird der nachfolgend dargestellte theoretische Zusammenhang benutzt.

Flir eine horizontal homogene Oberflache bzw. Grenzschichtstrémung existieren ein-
deutige Zusammenhénge zwischen den auf neutrale Schichtung bezogenen Transfer-
koeftizienten ¢y, und ¢p,, und den Rauhigkeitslangen zp und zp. Diese lauten

Cang = K2+ [ln <i>
<0
. L\ —1
Chnz = K- [ln (?) -ln (?)] . (4.11)
Zg zg

Es ist iiblich (siche z.B. Mai [1995]), diese Ansitze auf die Beschreibung des turbu-
lenten Impuls- und Warmetransportes iiber einer horizontal inhomogenen Meereis-
Wasser-Oberflache zu iibertragen, indem effektive Werte der Transferkoefhizienten
und Rauhigkeitslangen eingefiihrt werden, welche die Beziehungen

-2
Canne = K2 - lln (Zosz)J (4.12)

—1
Chive = K%+ |In | — Jn [ =2 (4.13)
20ef f Z0ef f

erfilllen. Diese effektiven Rauhigkeitslangen zp.s5 und zgess diirfen nicht mit den ef-
fektiven Rauhigkeitsldngen zp. und zg. im Rahmen des Vermischungshéhenkonzepts
verwechselt werden.

-2

(4.10)

und

und

Die diagnostische Bestimmung der mittleren Transferkoeffizienten im Modell ME-
TRAS verlauft in zwel Schritten. Zuerst werden mit Hilfe der Bezichungen

Z0eff = 2Zp - {exp <wh+T(Zp2 + (pr))} h (4.14)

*

Zoeff = Zp - {exp <w + Yy, (%))} _ , (4.15)

und
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die nach denen der Monin-Obukhov-Theorie entsprechenden Gleichungen (3.1) und
(3.2) gelten, effektive Rauhigkeitslingen bestimmt. Die Héhe z, des ersten vertika-
len Gitterpunktes iiber der Erdoberfliche im Modell METRAS entspricht der Refe-
renzhéhe von 10m fiir den Vergleich mit den gemessenen Transferkoeflizienten. Die
in die Beziehungen (4.14) und (4.15) eingehenden mittleren GroBen wune,(2,), 0(2p),
Osur, tUs, 0, und L stellen im Modell Gitterzellenmittelwerte dar, wobei die mittle-
ren Skalengréfien u, und . mit dem Vermischungshéhenkonzept berechnet werden.
Im zweiten Schritt werden entsprechend den Gleichungen (4.12) und (4.13) die auf
neutrale Schichtung und 10m Héhe bezogenen mittleren Transferkoeffizienten aus

-2
Can10 = Cdnioe = K° {ln < “r )] (4.16)

Z0ef f

-1
Chnl0 = Chnl0e = /{2 : lln < il ) In <—/ji_>:| (417)
Z0ef f Z6ef f

Die Ableitung der Transferkoeffizienten aus Modellergebnissen erfolgt fiir den Me8-
fall des 10.03.1993 (siehe Tabelle 4.1), da die im Modell verwendete Abhéngigkeit
der mittleren Freibordhéhen von der Eiskonzentration nach Gl. (4.1) ausschliefilich
auf Daten der Kampagne REFLEX II beruht.

In einem ersten Modellexperiment wird der Formwiderstand des Meereises ver-
nachlissigt. Wie Abb. 4.13a zeigt, weichen unter dieser Voraussetzung die aus Mo-
dellergebnissen gewonnenen Schubspannungskoeffizienten deutlich von den gemes-
senen Werten ab. Insbesondere existiert kein Maximum bei Eiskonzentrationen zwi-
schen 40% und 50%. Die Ursache fiir dieses Maximum ist die auf die Schollenseiten-
flichen ausgeiibte Druckkraft, die zusitzlich zur Reibungskraft an der Oberflache
der Schollen den Impulsfluff zum Meereis erhdht. Berticksichtigt man in einem zwei-
ten Modellexperiment den Formwiderstand des Meereises, dann besteht eine sehr
gute Ubereinstimmung der gemessenen und der diagnostisch aus Modellergebnissen
abgeleiteten Widerstandskoeffizienten (siche Abb. 4.13b).

Dieses Ergebnis verdeutlicht die wesentlich verbesserte Beschreibung der turbu-
lenten Transporte in der Bodenschicht {iber dem teilweise mit Meereis bedeckten
Ozean durch die Beriicksichtigung des Formwiderstands des Meereises. Die sehr gu-
te Ubereinstimmung der gemessenen und der aus Modellergebnissen abgeleiteten
Widerstandskoeffizienten rechtfertigt ebenfalls die Wahl der verwendeten Rauhig-
keitslingen fiir die Meereis- und Wasseroberflichen sowie die Anwendung des Ver-
mischungshéhenkonzepts.

Der Vergleich der gemessenen und der aus Modellergebnissen abgeleiteten
Warmetransferkoeffizienten zeigt, dafl letztere zum grofiten Teil im Bereich der an-
gegebenen Standardabweichungen der gemessenen Werte liegen, d.h., dafl auch die
Warmetransferkoeffizienten vom Modell im wesentlichen richtig wiedergegeben wer-
den.

und

gewonnerl.
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Abbildung 4.13: Gemessene und diagnostisch aus Modellergebnissen abgeleitete

mittlere Widerstandskoeflizienten cg,10 und Wéarmetransferkoeffizienten cpn10 in

Abhéngigkeit von der Eiskonzentration A. Die Modellrechnungen wurden sowohl oh-
ne als auch mit Berticksichtigung des Formwiderstands des Meereises durchgefiihrt
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Das beschriebene Verfahren zur Ableitung mittlerer Widerstands- und Warmetrans-
ferkoeffizienten aus Modellergebnissen entspricht dem Prinzep einer Parametermitte-
lungsmethode zur Bestimmung der mittleren bodennahen Fliisse {iber heterogenem
Untergrund®. Trotz der im Abschnitt 3.3 dargestellten Nachteile einer Parameter-
mittelungsmethode gegentiber einer Flufimittelungsmethode gewéhrleistete nur das
gewihlte Verfahren (Gl (4.14) bis Gl. (4.17)) die Vergleichbarkeit der aus Modeller-
gebnissen abgeleiteten Transferkoeflizienten mit den gemessenen Transferkoeffizien-
ten. Der Grund liegt darin, dafl die aus Messungen abgeleiteten Transferkoeffizien-
ten auf der Grundlage mittlerer Fiiisse und mittlerer Oberflichengréfien gewonnen
wurden, ihre Ableitung also dem Prinzip einer Parametermittelungsmethode zur
Bestimmung der mittleren bodennahen Flisse tiber heterogenem Untergrund ent-

spricht.

Nachfolgend wird ein Verfahren zur Ableitung mittlerer Transferkoeffizienten aus
Modellergebnissen vorgestellt, welches dem Prinzip einer Fluimittelungsmethode
zur Bestimmung der mittleren bodennahen Fliisse iber heterogenem Untergrund
entspricht. Dieses Verfahren beinhaltet gleichzeitig die Bestimmung der ausschlief-
lich auf die einzelnen, homogenen Anteile einer inhomogenen Oberfliche bezogenen
Transferkoeffizienten. Das ist von grofier Bedeutung, da die Anwendung mittlerer
Widerstands- und Warmetransferkoeffizienten auf Atmospharenmodelle beschrankt
ist, die ausschliefilich den mittleren Impuls- und Warmetransport in einer Gitterzel-
le berechnen. Fiir Atmosphirenmodelle mit FluBmittelungsansatzen unter Nutzung
von Transferkoeflizienten ist die Kenntnis der Transferkoeffizienten bzgl. jedes ein-
zelnen Oberflachenanteils notwendig. Sowohl die aus Modellergebnissen abgeleiteten
mittleren Schubspannungs- und Warmetransferkoeflizienten als auch die von Hart-
mann [pers. Mitteilung, 1995] gemessenen Transferkoeffizienten sind ebenfalls nicht
fiir den Einsatz in Meereismodellen geeignet. In diesen Modellen (siehe auch Ab-
schnitt 5) werden nur die am Meereis angreifende Schubspannung und der Warme-
flufl zwischen der Meereisoberfliche und der Atmosphére berechnet. Dazu ist die
Kenntnis der ausschlieflich auf das Meereis bezogenen Transferkoeffizienten not-
wendig.

Wie bereits im Abschnitt 3.3 dargestellt wurde, ergibt sich nach dem Vermi-
schungshéhenkonzept von Claussen [1990,1991a,1991b] der mittlere bodennahe Im-
pulsfluf} {iber einem inhomogenen Untergrund aus dem mit den Oberflichenanteilen
A; gewichteten Mittel der Flisse {iber den einzelnen Oberflichenkomponenten. Es
gilt

— poul = ~pOZA]-qu . (4.18)
j
Dies ist nach Claussen [1990,1991a,1991b] dquivalent zu
ot = o (2) = —00 Y Ay iy 2] (4.19)
7

5Die turbulenten Flisse werden zwar mit einem Flufmittelungsverfahren berechuet, der Ansatz
zur Ableitung der mittleren Transferkoeffizienten aus den modellierten Fliissen entspricht jedoch
dem Prinzip einer Parametermittelungsmethode.
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wobei

Cdz — Z A]‘Cdzj (420)
i

gilt, d.h., Claussen [1990,1991a,1991b] bestimmt den mittleren Widerstandskoeffizi-
enten als das gewichtete Mittel der einzelnen Widerstandskoeffizienten.

GemiB Ansatz (4.20) und unter spezieller Beachtung der Beziehung (3.43) kann im
Modell METRAS ein mittlerer, auf neutrale Schichtung und 10m Héhe bezogener
Widerstandskoeffizient fiir eine partiell mit Meereis bedeckte Ozeanoberflache zu

Cdn10 = Cdn10g = Cdn10i(Fy) T ACdnlOi(Sd) + (1 - A) Cdn10w (4-21)

abgeleitet werden. Die einzelnen, in Gl. (4.21) eingehenden Widerstandskoeffizienten

konnen aus _2
Cdn10; = K- {111 (iE)} (4.22)
205

2j = Zp [exp <h—lﬁf5@ + m <%>>} _ (4.23)

%

mit

gewonnen werden. Diese beiden Gleichungen entsprechen Beziehungen fiir homogene
Oberflachen und gelten unter Annahme der Monin-Obukhov-Theorie. Der Index j
steht zusammenfassend fiir die Indizes ¢(F}), i{Sq) und w, wobei jedoch tber den
Meereisflichen nur eine Monin-Obukhov-Linge berechnet wird, fiir die der gesam-
te Impulsflufl zum Meereis entscheidend ist. Die einzelnen Widerstandskoeffizienten
werden also aus den Impulsfliissen tiber dem Meereis bzw. iiber den offenen Wasser-
flachen abgeleitet.

Der nach dem Prinzip einer Fluimittelungsmethode bestimmte mittlere Transfer-
koeffizient fiir Impuls cgp10, Wird im weiteren als gewichteter mittlerer Schubspan-
nungskoeffizient bezeichnet. Der mit Hilfe von Gl. (4.16) nach dem Prinzip einer
Parametermittelungsmethode gewonnene Transferkoeffizient 4,10 wird dagegen als
effektiver mittlerer Schubspannungskoeffizient bezeichnet.

Die gewichteten mittleren Widerstandskoeffizienten beschreiben den mittleren
turbulenten Impulsflufl iiber einer heterogenen Oberfliche realititsnaher als die ef-
fektiven mittleren Widerstandskoefhizienten.

Der ausschliefllich auf den Meereisanteil einer Meereis-Wasser-Oberflache in einer
Gitterzelle bezogene Widerstandskoeflizient

Cdn10i = Cdn10i(Fy) T Cdn10i(Sq) (4.24)

kann beispielsweise in einem Meereismodell zur Berechnung der am Meereis an-
greifenden atmosphérischen Schubspannung verwendet werden, die einen Term der
Impulshilanzgleichung darstellt.
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Auch bzgl. des Warmetransports in der Bodenschicht kénnen in analoger Weise zur
Behandlung des Impulstransports aus den Warmefliissen iiber dem Meereis und den
offenen Wasserflichen sowie aus den einzelnen Oberflichentemperaturen Warme-
transferkoeffizienten abgeleitet werden, die ausschlieBlich auf den Meereisanteil bzw.
auf den Wasseranteil einer Meereis-Wasser-Oberfliche in einer Gitterzelle bezogen
sind. Anwendung finden solche Transferkoeffizienten beispielsweise in Meereis- oder
Ozeanmodellen bei der Berechnung der turbulenten Warmefliisse, die in die Ober-
flichenenergiebilanzgleichungen des Meereises oder der ozeanischen Deckschicht ein-
gehen.

Werden die einzelnen Warmetransferkoeflizienten mit den Bedeckungsgraden des
Meereises und der offenen Wasserflichen gewichtet gemittelt, dann ergibt sich der ge-
wichtete mittlere Wirmetransferkoeffizient. (Der nach Gl. (4.17) berechnete Wérme-
transferkoeffizient wird als effektiver mittlerer Warmetransferkoeflizient bezeichnet.)
Anders als beim Impulstransport ist jedoch der gewichtete mittlere Wéarmetransfer-
koeffizient zur Beschreibung des mittleren turbulenten Warmeflusses um so schlech-
ter geeignet, je gréfer der Unterschied zwischen den Oberflichentemperaturen des
Meereises und der Wasserflichen ist. Der Extremfall des Schmidt’schen Paradoxons
(siche Abschnitt 3.3) kann generell mit mittleren Warmetransferkoeffizienten nicht
adiquat beschrieben werden. Dies ermdglichen nur Flufimittelungsverfahren zur Be-
rechnung des mittleren Wirmeflusses iiber einer inhomogenen Oberflache.

Ein Vergleich der gewichteten und der effektiven mittleren Widerstandskoeffizienten,
der wieder fiir den MeBfall des 10.03.1993 durchgefithrt wird, zeigt, dal die gewichte-
ten mittleren Schubspannungskoeffizienten bei allen Eiskonzentrationen grofer sind
als die effektiven Werte, wobei maximale Differenzen bei Eiskonzentrationen um
50% auftreten (siehe Abb. 4.14a).

Der in Abb. 4.15a dargestellte Widerstandskoeffizient fiir das Meereis verdeut-
licht, daB gerade bei Bedeckungsgraden um 50% der Formwiderstand des Meereises
besonders hoch ist. Dies 18t sich aus folgender Uberlegung schlieBen. Der berech-
nete Widerstandskoeffizient fiir das Meereis charakterisiert den Gesamtwiderstand
des Meereises. Da die Oberflichenrauhigkeit des Meereises unabhingig von der Eis-
konzentration vorgegeben wurde, ist der Anteil des Widerstandskoeffizienten fiir das
Meereis, welcher dem Oberflichenwiderstand entspricht, fiir alle Eiskonzentrationen
gleich. Uber der geschlossenen Eisdecke betragt der Widerstandskoeffizient cgnio;
rund 1.9 - 107* m. Je mehr dieser Wert hei partieller Eishedeckung iberschritten
wird, desto gréfer ist der Formwiderstand des Meereises. Bei einer Eiskonzentra-
tion von 45% betrigt der Anteil des Formwiderstands am Gesamtwiderstand des
Meereises etwa 55%. Bei niedrigen und hohen Bedeckungsgraden ist der Anteil des
Formwiderstands am Gesamtwiderstand bedeutend kleiner®.

Der Vergleich der gewichteten und der effektiven mittleren Widerstandskoeffizi-
enten zeigt also, daB bei der Anwendung von effektiven mittleren Schubspannungs-
koeffizienten der ImpulsfluB zum Meereis unterschitzt wird, insbesondere der Anteil,
der durch die auf die Schollenseitenflichen wirkende Druckkraft hervorgerufen wird.

$Es ist zu beachten, dafi sich die gegebenen Erliuterungen auf Transferkoeffizienten bei neutraler
Schichtung beziehen.
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Abbildung 4.14: Gewichtete und effektive mittlere, auf neutrale Schichtung und 10 m
Héhe bezogene, Widerstands- und Warmetransferkoeffizienten bei partieller Eisbe-
deckung in Abhéngigkeit von der Eiskonzentration A.

Fiir die gewichteten und die effektiven mittleren Widerstandskoeffizienten ergibt sich
nur eine quantitativ unterschiedliche Abhéngigkeit von der Eiskonzentration. Dage-
gen macht der folgende Vergleich der beiden mittleren Wiarmetransferkoeffizienten
deutlich, daf sich aus ein und demselben modellierten atmospharischen Strémungs-
zustand durch verschiedene Ableitungsmethoden sogar qualitativ unterschiedliche
Abhéngigkeiten von Transferkoeffizienten vom Bedeckungsgrad des Meereises erge-
ben kénnen. lin Gegensatz zu den mit der Eiskonzentration anwachsenden effek-
tiven mittleren Werten fallen die gewichteten mittleren Wiarmetransferkoeffizien-
ten nach einem Maximum fiir Bedeckungsgrade um 60% zu hoheren Eiskonzentra-
tionen hin wieder ab (siche Abb. 4.14b). Die Abhingigkeit der gewichteten mitt-
leren Warmetransferkoeffizienten entspricht den Erwartungen gemifi der Monin-
Obukhov-Theorie, wonach auch die bodennahen turbulenten Wéarmefliisse vom Im-
pulsaustausch an der Erdoberfliche beeinflufit sind. Damit muf} sich die durch die
Anstrémung der Schollenseitenflichen zusétzlich erzeugte Turbulenz in den Warme-
flitssen zwischen Atmosphare und Meereis widerspiegeln. Die in Abb. 4.15b darge-
stellten, nur auf das Meereis bezogenen Wirmetransferkoeffizienten bestitigen dies.
Sie erreichen ihre maximalen Werte bei Eiskonzentrationen um 45%, also dort, wo
auch der der Formwiderstand des Meereises am grofiten ist. Wahrend auch in den ge-
wichteten mittleren Warmetransferkoeflizienten der Formwiderstand des Meereises
deutlich wird, spiegelt er sich in den effektiven mittleren Warmetransferkoeffizienten
nicht sichtbar wieder.
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Abbildung 4.15: Auf neutrale Schichtung und 10m Héhe bezogene Widerstands-
und Wirmetransferkoeffizienten fiiv das Meereis in Abhéngighkeit von der Eiskon-

zentration A.

Die mittleren sowie die auf das Meereis bezogenen Transferkoeffizienten fiir Impuls
und Warme sind Funktionen verschiedener atmosphéarischer und das Meereis charak-
terisierender Gréfen. Zu letzteren gehéren in erster Linie die Oberflichenrauhigkeit
sowie die Machtigkeit und die Ausdehnung der einzelnen Schollen. Die Abhingig-
keit der Transferkoeffizienten von den Rauhigkeitslingen der Oberfliche ist durch
die nach der Monin-Obukhov-Theorie geltenden Zusammenhénge (4.10) und (4.11)
gegeben.

In den bisher dargestellten Modelluntersuchungen wurden die Freibordhéhen
durch Gl. (4.1) und die Schollenldngen durch Gl. (4.2) beschrieben. Im Fall anderer
Freibordhéhen und Schollenldngen wiirde sich z.B. das Maximum der Transferkoef-
fizienten zu héheren oder niedrigeren Eiskonzentration verschieben. Bei der durch
die Gleichungen (4.1) und (4.2) angenommenen geometrischen Form der Eisschol-
len, die auf Messungen der Kampagnen REFLEX I und II basiert, sind die Schol-
lenldngen bei niedrigen Eiskonzentrationen am kleinsten. Die Strémung trifft also
vergleichsweise auf viele Schollenseitenflichen. Zusétzlich sind die Schollenabstande
bei kleinen Eiskonzentrationen so groff, daf es praktisch keine Abschattungseffek-
te durch stromaufwarts liegende Schollen gibt. Bei kleinen Eiskonzentrationen sind
aber die Freibordhdhen sehr klein. Im Fall hoher Eiskonzentrationen sind zwar die
Freibordhéhen groB, aber die Schollen sind auch wesentlich langer und ihre Absténde
viel geringer. Damit trifft die Strémung auf vergleichsweise wenige Schollenseiten-
flichen, und es kommt zu Abschattungseffekten. Nur bei Eiskonzentrationen um 50%
treten relativ groBe Freibordhdhen und relativ kleine Schollenléangen gleichzeitig auf.
Damit ergibt sich dort der stirkste Impulsflufl zum Meereis.
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Zusammenfassend sei nocheinmal betont, daB die Transferkoeffizienten fir Impuls
und fiithlbare Warme nicht ausschliefilich nur eine Funktion der Eiskonzentration
sind. Sie hangen in vielfaltiger Weise von der Struktur der meereisbedeckten Ozean-
oberflache ab. Deshalb sollten in Atmospharen- oder Meereismodellen verwendete
Ansédtze fur die Abhangigkeit der Transferkoeffizienten von der Eiskonzentration
auch fiir die speziell zu untersuchende Region und Jahreszeit abgeleitet sein. Die
in dieser Arbeit vorgestellten Mef3- und Modellergebnisse koénnen als typisch fiir die
Eisrandzonen im Nordatlantik wahrend des Winters betrachtet werden.

Bisher wurden dimensionslose, auf neutrale Schichtung bezogene Transferkoeflizi-
enten zur Beschreibung des turbulenten Vertikalaustausches in der Bodenschicht
untersucht. Abschlieflend soll dargestellt werden, welchen Effekt die Beriicksichti-
gung des Formwiderstands des Meereises auf die dimensionshehafteten turbulenten
Fliisse in der gesamten Grenzschicht hat. Dies erfolgt als Beispiel fiir den bereits im
Abschnitt 4.2 behandelten Kaltluftausbruch iiber eine Eisrandzone.

Die mittleren Impulsfliisse sowie die Impulsfliissse zum Meereis werden bei Ver-
nachléssigung der auf die Schollenseitenflachen wirkenden Druckkréfte unterschétzt
(sieche Abb. 4.16a und b). Fiir die mittleren Impulsfliisse betrdgt die maximale ab-
solute Differenz 0.077 N m~2. Bei Eiskonzentrationen von 25% < A < 75% wird
der mittlere Impulsflul um mindestens 20% des Wertes mit Beriicksichtigung des
Formwiderstands zu niedrig berechnet, die maximale Abweichung betrdgt 28%. Fir
die Impulsfliisse zum Meereis, welche fiir die Eisdrift entscheidend sind, liegt die
maximale absolute Differenz bei 0.089 N m~2, was einer relativen Abweichung von
33% entspricht. Die Impulsfliisse zum Meereis sind bel Vernachlassigung des Form-
widerstands fiir 15% < A < 80% um mindestens 20% und fiir 30% < A <60% um
mindestens 30% kleiner als der Wert mit Beriicksichtigung des Formwiderstands.

Wie im Abschnitt 4.2 beschrieben, ist bel einem Kaltluftausbruch der fithlbare
Warmefluf§ an den Meereisoberflichen abwérts, iiber den offenen Wasserflichen da-
gegen aufwirts gerichtet. Letzterer Effekt iberwiegt, so daf der mittlere turbulente
Warmeflufl in die Atmosphére gerichtet ist und somit eine Erwarmung der Grenz-
schicht stattfindet. Der zum Meereis hin gerichtete fithlbare Warmeflu wird ohne
Beriicksichtigung der durch die Anstrémung der Schollenseitenflichen zusétzlich er-
zeugten Turbulenz unterschitzt. Dies bedeutet gleichzeitig, daff der im Mittel iiber
den Meereis-Wasser-Oberflachen aufwarts gerichtete Flub tiberschatzt wird. Bei Eis-
konzentrationen von 20% < A < 75% wird der mittlere Warmeflufl um mindestens
10% tuberschatzt. Die zum Meereis hin gerichteten Warmefliisse werden bei Ver-
nachlissigung des Formwiderstands bei einer Eiskonzentration von 20% < 4 < 70%
um mindestens 10% zu niedrig berechnet.

Die mit der Berticksichtigung des Formwiderstands modifizierte Beschreibung des
turbulenten Austausches zwischen der Atmosphire und dem Meereis beeinfluit nicht
nur den bodennahen Bereich, sondern die gesamte Grenzschicht. Wie die Vertikal-
profile iiber einer Oberfliche mit 50% Eiskonzentration in den Abbildungen 4.17a
und b zeigen, treten bis zum oberen Rand der Grenzschicht deutliche Differenzen in
den turbulenten Impuls- und Warmefliissen auf.
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Abbildung 4.16: Der Betrag des mittleren bodennahen Impulsflusses | £,,,|, der Be-
trag des Impulsflusses zum Meereis | F,,,, |, der mittlere bodennahe fiihlbare Warme-
flul F. und der fithlbare Warmeflufl iber dem Meereis Fi.; in Abhangigkeit von der
Eiskonzentration A bel abeisiger Stromung mit der geostrophischen Windgeschwin-
digkeit Ju,| = 10m s7! und der Oberflichentemperatur des Meereises Ty, = 239 K.
Die Modellrechnungen wurden sowohl ohne (Fy;; = 0) als auch mit { Fz; # 0) Bertick-
sichtigung des Formwiderstands des Meereises durchgefiihrt.
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Abbildung 4.17: Vertikale Profile des Impuls- und des fithlbaren Warmefiusses iiber
einer Oberfliche mit 50% Eiskonzentration bei abeisiger Strémung wie in Abb. 4.16.

In den nachfolgenden Abschnitten wird das gekoppelte Atmosphére-Meereis-Modell
beschrieben und angewendet. Im Abschnitt 4 wurden die dafiir notwendigen,
auf Messungen beruhenden, Anfangs- und Randwerte bestimmter Atmosphéren-
und Oberflichengréfien vorgestellt. Weiterhin wurden mit dem ungekoppelten At-
mosphirenmodell ab- und aufeisige Stromungen simuliert. Der prinzipielle Aufban
der atmosphérischen Grenzschicht bei solchen Stromungssituationen wird damit als
bekannt vorausgesetzt. Somit kann sich die Diskussion der Ergebnisse des gekoppel-
ten Modells auf durch Wechselwirkungsprozesse zwischen Atmosphére und Meereis
hervorgerufene Phinomene konzentrieren. Anhand eines Vergleichs gemessener und
aus Modellergebnissen abgeleiteter Transferkoeffizienten fiiv Impuls und fithlbare
Wérme wurde gezeigt, dafi das um einen Ansatz fiir den Formwiderstand des Meer-
eises erweiterte FluBmittelungsverfahrens nach dem Vermischungshéhenkonzept die
turbulenten Transporte in der Bodenschicht iiber dem meereisbedeckten Ozean rea-
litatsnah beschreibt.

Zusatzlich wurden ausschlieflich auf das Meereis bezogene Transferkoeffizienten
bestimmt, die z.B. in Meereismodellen angewendet werden koénnen.



5 Die Kopplung eines

Meereismoduls an das
Atmospharenmodell METRAS

Die Entwicklung eines Meereismoduls fiir das Atmospharenmodell METRAS erfolgte
unter folgenden Gesichtspunkten:

e Das gekoppelte Atmosphére-Meereis-Modell soll zur Untersuchung von Pro-
zessen in den mesoskaligen Bereichen v und § in einem Zeitraum von wenigen
Stunden bis zu einigen Tagen eingesetzt werden.

e Spezielle Aufmerksamkeit soll der realititsnahen Erfassung von Prozessen ge-
widmet werden, die inshesondere in den Eisrandzonen eine grofie Rolle spielen.

e Der atmosphérische Antrieb des Meereismoduls wird durch das Modell ME-
TRAS bestimmt, ozeanische Antriebsgroflen werden vorgegeben oder mit stark
vereinfachten Ansatzen berechnet. Das Meereismodul muf} alle fir das At-
mospharenmodell notwendigen unteren Randbedingungen bereitstellen. Dazu
gehdren in erster Linie die Oberflichentemperaturen des Meereises und der
offenen Wasserflachen sowie Grofien, welche die Struktur der Meereisdecke
beschreiben (Eiskonzentration, Dicke des Meereises, Schollenlange und Schol-
lenabstand).

Das Meereismodul kann in drei verschiedenen Modi betrieben werden, als dynamisch-
thermodynamisches sowie als rein dynamisches oder rein thermodynamisches Meer-
eismodul. Letztere bieten die Moglichkeit, bestimmte Prozesse im Meereis isoliert
zu betrachten.

Das Meereismodul wird im dynamisch-thermodynamischen und im rein thermody-
namischen Modus mit dem gleichen Zeitschritt wie das Atmospharenmodell ME-
TRAS gerechnet. Im rein dynamischen Modus kann auch ein gréflerer Zeitschritt
des Meereismoduls gewdhlt werden.

Den Ausgangspunkt der Entwicklung des Meereismoduls fiir das Atmosphérenmo-
dell METRAS bildet ein von Fischer {1995] und Harder [1996] iibernommenes grof-
skaliges dynamisch-thermodynamisches Meereismodell. Dieses ist, wie die Mehrzahl
der heute verwendeten grofi- und mesoskaligen Meereismodelle, eine weiterentwickel-
te Version des prognostischen Meereismodells von Hibler [1979].
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5.1 Grundziige des grofiskaligen Meereismodells

Das grofiskalige Meereismodell ist vom Eulerschen Typ. Die wichtigsten prognosti-
schen Variablen sind der Vektor der horizontalen Driftgeschwindigkeit des Meereises
u;, die Eiskonzentration (Bedeckungsgrad) A sowie das Volumen des Meereises pro
Einheitsflache 2. Das Volumen pro Einheitsflache entspricht der Dicke, die das Meer-
eis einer Gitterzelle besafle, wenn es gleichméifig {iber die gesamte horizontale Flache
dieser Zelle verteilt wire. Aus dem Meereisvolumen pro Einheitsfliche und der Eis-
konzentration ergibt sich die tatsichliche mittlere Dicke des Meereises zu H = h/A.

Das Modell besteht im wesentlichen aus drei Komponenten:

e [inem System von Bilanzgleichungen,
mit denen die lokalen zeitlichen Anderungen der Eiskonzentration sowie des
Meereisvolumens pro Einheitsfliche unter Bertlicksichtigung sowohl dynami-
scher als auch thermodynamischer Prozesse bestimmt werden.

e Einem dynamischen Teil,
in dem eine Impulsbilanzgleichung fiir das Meerels aufgestellt wird, deren
Lésung den Driftgeschwindigkeitsveltor liefert.

e Einem thermodynamischen Teil,
wo mit Hilfe von Energiebilanzgleichungen fiir die Ober- und Unterseite des
Meereises und einem Modell fiir die Warmediffusion im Eis und im Schnee
Gefrier- und Schmelzraten berechnet werden.

Die gesamte lokale zeitliche Anderung der Eiskonzentration A und des Meereisvolu-
mens pro Einheitsfliche & wird durch die prognostischen Gleichungen

J0A
E:—V-(UZA)“QA%*SA (5.1)

und

ah

ot
als Summe der gleichzeitig ablaufenden dynamischen und thermodynamischen Pro-
zesse im Meereis beschrieben [Harder, 1996). Dabei stellen die Terme —V - (u; 4)
und —V - (u;h) die Advektion, also den horizontalen Transport beider Gréflen dar.
Der Term @4 beschreibt die Entstehung offener Wasserflachen aufgrund von Scher-
deformation. Da dieser Prozefl das Volumen des Meereises unverandert 1aBt, tritt
solch ein Term in Gl. (5.2) nicht auf. Die Terme 5S4 und S5 stehen fir die zeitliche
Anderung der Biskonzentration bzw. fiir die Wachstumsrate des Meereisvolumens
pro Einheitsflache durch thermodynamische Prozesse.

—V - (k) + S, (5.2)

Zur Beschreibung dynamischer Prozesse im Meereis wird subskalig nicht zwischen
Eisschollen verschiedener Form und Gréfe unterschieden. Fir die thermodynami-
schen Berechnungen wird dagegen zur realitdtsndheren Beschreibung des Wiarme-
austausches zwischen Ozean und Atmosphire eine Dickenverteilung des Meereises
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betrachtet. Diese wird zu jedem Zeitschritt entsprechend dem Gesamtbedeckungs-
grad A und dem mittleren Meereisvolumen pro Einheitsfliche A neu festgelegt. Nach
Hibler [1984] wird angenommen, daf} die lokale Meereisdicke maximal das Doppelte
der mittleren Dicke 2 /A in einer Gitterzelle betragen kann, und daff das Meereis zwi-
schen 0 und 2h/A in sieben verschiedenen Eisdickenklassen gleicher Intervallbreite
gleichverteilt ist. Die einzelnen Klassen umfassen jeweils ein Siebentel der gesamten
mit Meereis bedeckten Flache. Die Sumime der Wachstumsraten in jeder einzelnen
Eisdickenklasse ergibt die gesamte Wachstumsrate Sy,.

Die Berechnung der einzelnen und damit auch der gesamten Wachstumsrate Sy,
beruht auf dem Prinzip der Energieerhaltung. Dagegen wird zur Bestimmung von
S4 nur ein einfacher, empirischer Ansatz verwendet. Dieser lautet nach Hibler [1979]

1-A4

A .
S4 = e maz(Sy,0) + o min(Sy,0) (5.3)

wobei ho der sog. Rinnenschliefungsparameter ist. Im Fall des Gefrierens (S5, > 0)
wachst die eisbedeckte Flache proportional zur Konzentration offener Wasserflachen
(1 — A), wobel der Rinnenschliefungsparameter kg die Geschwindigkeit bestimmt,
mit der sich die Eisdecke schliefit. Im Fall des Schmelzens (5, < 0) nimmt die eis-
bedeckte Flache proportional zur Abnahme des Meereisvolumens ab, die durch die
Schmelzrate (min(Sy,0)) beschrieben wird.

I thermodynamischen Teil des grofiskaligen Meereismodells wird der in die Ener-
giebilanz der Ober- und Unterseite des Meereises eingehende konduktive Warmeflufl
mit einem sehr einfachen Ansatz fiir die Warmediffusion im Meereis berechnet. Die-
ser wird als Nullschichtenmodell von Semtner [1976] bezeichnet. Der konduktive
Warmeflul wird innerhalb des Eises und der Schneeauflage als konstant und von
gleicher Gréfie angenommen. Er ist proportional zur Differenz der Temperaturen an
der Ober- und Unterseite des Meereises und des mit der Schnee- bzw. Eisdicke ge-
wichteten Mittels der einzelnen Warmeleitfahigkeiten. Die Warmeleitfahigkeit sowie
die spezifische Warmekapazitat des Eises werden unabhéngig von Temperatur und
Salzgehalt als Konstanten angesetzt. Es werden also lineare Temperaturprofile im
Schnee und im Eis angenommen. Warmespeichereffekte kénnen nicht erfafit werden.

Die in die Bilanzgleichungen (5.1) und (5.2) eingehende Driftgeschwindigkeit des
Meereises wird aus einer Impulsbilanzgleichung gewonnen. Die Formulierung der
Impulsbilanzgleichung nach Hibler [1979] zeichnet sich durch die Berticksichtigung
von Kréaften durch interne Spannungen im Eis aus, die zu einer Reduktion der Drift-
geschwindigkeit fiihren. Zur Berechnung des atmosphéarischen und ozeanischen An-
triebs werden rdumlich und zeitlich konstante Schubspannungskoeffizienten vorge-
geben.

Die Modellgleichungen werden raumlich auf einem zweidimensionalen ARAKAWA-
B-Gitter (siehe Abb. 5.1) diskretisiert. Wie beim ARAKAWA-C-Gitter des At-
mospharenmodells METRAS sind auch hier die skalaren und vektoriellen Gitter-
punkte raumlich getrennt. Allerdings unterscheidet sich die Lage der vektoriellen
Gitterpunkte relativ zu den skalaren Gitterpunkten im B-Gitter von der im C-Gitter.
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Abbildung 5.1: Gitterzelle eines Arakawa-B-Gitters.

Fiir die Losung der Impulsbhilanzgleichung wird ein zentrierter Zeitschritt in einem
semi-impliziten, iterativen Pradiktor-Korrektor-Verfahren verwendet. Dieser nume-
rische Aufwand ist erforderlich, da die zeitliche Entwicklung der Driftgeschwindigkeit
unter anderem von den Kraften durch interne Spannungen im Eis bestimmt wird, die
ihrerseits wiederum nichtlinear von der Driftgeschwindigkeit und ihren Ableitungen
abhangen [Harder, 1994]. Die Berechnung der Advektion erfolgt im urspriinglichen
Modell von Hibler [1979] mit einem Schema zentraler Differenzen. Dabel enthal-
ten die Bilanzgleichungen (5.1) und (5.2) einen expliziten Diffusionsterm, der nur
aus Griinden der numerischen Stabilitat eingefithrt werden mufite, aber keinen phy-
sikalischen Prozef beschreibt. Harder [1996] verwendet dagegen ein modifiziertes
upstream-Schema nach Smolarkiewicz [1983], welches positiv definit und numerisch
stabil ist. Dadurch entfallen die expliziten Diffusionsterme, und es ergeben sich die
Bilanzgleichungen in der angegebenen Form.

Das grofiskalige Meereismodell wurde von Harder {1996] zur Simulation des Jah-
resgangs der Meereisbedeckung in der gesamten Arktis angewandt. Dabei wurde
das Modell mit einem Zeitschritt von einem Tag und einer réumlichen Aufldsung
von 1° (ca. 110 km) betrieben. Zum Antrieb des Meereismodells wurden explizit
zeitabhangige obere (atmospharische) und untere (ozeanische) Randbedingungen

vorgeschrieben.

5.2 Ausblick auf das mesoskalige Meereismodul

Bevor in den folgenden Abschnitten das Meereismodul fiir das Atmosphérenmo-
dell METRAS im Detail vorgestellt wird, soll zunichst eine Zusammenfassung der
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wichtigsten Anderungen gegeniiber dem grofskaligen Ausgangsmodell erfolgen. Die
Verdnderungen waren notwendig, um kleinskalige Phianomene, inshesondere in den
Eisrandzonen, realititsniher zu simulieren, und um das Meereismodul mit dem
Atmosphirenmodell METRAS zu koppeln. Die horizontale Gitterweite des Meer-
eismoduls betrigt 4 km, sein Zeitschritt liegt je nach Modellanwendung im Bereich
von wenigen Sekunden bis zu einigen Minuten.

Es werden Eisdickenklassen eingefithrt, mit denen die zeitliche Entwicklung
der Meereisdecke genauer erfafit werden kann. Zusdtzlich werden die offenen
Wasserflichen als neue Oberflichenklasse in das Meereismodul aufgenommen.
Die Konzentration und die Dicke des Meereises werden in jeder einzelnen
Eisdickenklasse prognostisch berechnet. Dabei wird allerdings weiterhin ein-
schrankend angenommen, daf} sich das gesamte Meereis einer Gitterzelle mit
einer einheitlichen Driftgeschwindigkeit bewegt. Zusatzlich wird die Schol-
lenlinge als prognostische Grofle eingefithrt, um den Formwiderstand des
Meereises und die Anderung der Eiskonzentration durch laterale Schmelzpro-
zesse berechnen zu koénnen.

Die in die Impulshilanz eingehende atmosphéarische Schubspannung wird vom
Atmosphérenmodell METRAS berechnet. Damit wird die von der atmosphéri-
schen Strémung auf die Schollenseitenflichen ausgetibte Druckkraft fiir die
Driftgeschwindigkeit des Meereises berticksichtigt. Analog wird die Berechnung
der am Meereis angreifenden ozeanischen Schubspannung um einen Ansatz fiir
den Formwiderstand im Ozean erweitert.

Aufgrund des sehr kleinen Zeitschrittes des Meereismoduls wird das Meereis
vertikal in mehrere Schichten aufgelost. Die Diffusionsgleichung zur Bestim-
mung des vertikalen Temperaturprofiles wird unter Beriicksichtigung der So-
leeinschliisse im Eis und der in das Eis eindringenden Solarstrahlung gelost.
Diein die Energiebilanz der Oberflache des Meereises eingehenden atmosphéri-
schen Warmefliisse werden vom Atmosphiarenmodell METRAS berechnet. Die
Strahlungsfliisse werden auf der Grundlage atmosphérischer Gréfien im Meer-
eismodul selbst bestimmt.

Die Energiebilanzgleichung an der Unterseite des Meereises wird neu formu-
liert, wobei inshesondere der realititsnahen Parametrisierung des turbulenten
fithlbaren Warmeflusses aus der ozeanischen Deckschicht grole Bedeutung bei-
gemessen wird.

Die thermodynamisch bedingte Verdnderung der Eiskonzentration wird mit
einem Schema berechnet, welches laterale Schmelzprozesse und das Zufrieren
offener Wasserflichen explizit behandelt.

Mit Hilfe einer Energiehaushaltsgleichung wird die Temperatur der ozeani-
schen Deckschicht bestimmt.

Die horizontale Advektion wird mit einem anderen Verfahren als im grofi-
skaligen Meereismodell berechnet, um Effekte der numerischen Diffusion weiter

zu verkleinern.
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5.3 Die Eisdickenklassen des Meereismoduls

Sowohl in der zentralen Arktis als auch in den Eisrandzonen variiert die Meer-
eisdicke von wenigen Zentimetern {iir neu gebildetes Eis bis zu einigen Metern fir
Prefeisriicken. Aufierhalb der sommerlichen Schmelzperiode stellen sich z.T. sehr un-
terschiedliche Oberflichentemperaturen des Meereises verschiedener Dicken ein. Da-
durch sind die turbulenten Warmefliisse zwischen dem Meereis und der Atmosphére
stark variabel. Sie kénnen tiber einer Neueisdecke etwa zwei Groflenordnungen gréfier
sein als iiber mehrjihrigem Eis von iiber einem Meter Dicke [Maykut, 1982]. Infolge
dessen nehmen auch die Wachstumsraten des Eises mit zunehmender Meereisdicke
schnell ab.

Um die Entwicklung des gesamten Meereisvolumens realitdtsnah zu erfassen, ist
es also notwendig, verschiedene Eisdickenklassen in einem Meereismodell zu be-
trachten, anstatt nur eine mittlere Meereisdicke anzunehmen. Maykut [1982] weist
darauf hin, da bei der Einfihrung von Eisdickenklassen in ein Modell auf eine
hohere Auflésung im Bereich diinneren Eises zu achten ist, da, wie oben dargestellt,
die Warmefliisse bis zu einer Dicke von etwa einem Meter recht empfindlich auf die
Méachtigkeit des Eises reagieren. Im Meereismodul fiir das Atmosphérenmodell ME-
TRAS werden 9 Eisdickenklassen® mit zeitlich unabhingigen, fest gewéhlten Ober-
und Untergrenzen der Meereisdicke unterschieden (siehe Tabelle 5.1). Die tatsachli-
che, mittlere Meereisdicke in jeder Klasse ist sowohl durch die Wirkung thermodyna-
mischer als auch durch die Wirkung dynamischer Prozesse variabel. Die Eisklassen
werden je nach aktueller Konfiguration der Meereisdecke in einer Gitterzelle besetzt.
Bel einer vollig homogenen Meereisdecke wire beispielsweise nur eine Eisklasse be-
legt. Die einzige zu erflillende Bedingung bei der Verteilung des Meereises auf die
verschiedenen Klassen ist, dafl die Summe der einzelnen Bedeckungsgrade dem Ge-
samtbedeckungsgrad des Eises entspricht.

Die beschriebene Festlegung der Fisdickenklassen im mesoskaligen Meereismodul
gewdhrleistet eine wesentlich genauere Berechnung des Warmeaustausches zwischen
dem Ozean und der Atmosphére als der im grofiskaligen Meereismodell gewahlte An-
satz. Dort kommt es insbesondere in Regionen mit einer hohen mittleren Eisdicke
und einem geringen Prozentsatz diinnen Eises zu grofien Fehlern bei der Berechnung
des Wiarmeaustausches zwischen dem Ozean und der Atmosphére. Dies soll kurz an
einem einfachen Beispiel demonstriert werden. Infolge eines Kaltluftausbruchs bilde
sich auf den offenen Wasserflichen einer Eisrandzone Neueis. Der Bedeckungsgrad
des alten und neuen Eises sei insgesamt Eins und die mittlere Dicke des gesamten Ei-
ses betrage 3.5 m. Damit wire das Meereis in der niedrigsten Klasse des grofiskaligen
Modells 1 m dick. Uber Eis von einem Meter Dicke sind die turbulenten Wrmefliisse
jedoch etwa zwei Gréfienordnungen kleiner als iber Neueis. Deshalb wiirde mit dem
im grofskaligen Meereismodell gewihlten Ansatz fir die Eisdickenklassen die grofie
Warmeabgabe des Ozeans an die Atmosphéare im Bereich der Neueisflachen {iber-
haupt nicht erfafit werden.

lim weiteren auch als Eisklassen oder Klassen bezeichnet
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Eisdickenklasse (Hijot + Hsicl) inm

0.00 < (Hizer + Hs i) < 0.10
0.10 < (Hi,icl + Hs’gcli) < 0.20
0.20 < (Hm'c[ + Hs i) < 0.40
0.40 < (Hiia + Hs i) < 0.70
0.70 < (Hyjiat + Hsict) < 1.00
1.00 < (Hyja + Hg i) < 1.50
1.50 < (H;jer + Hsjiet) < 2.00
2.00 < (Hi,icl + HW‘C[) < 3.00
3.00 < (Hz',icl + Hs,icl)

O 00 =1 O Ut = W N —

Tabelle 5.1: Eisdickenklassen.

Ein zweiter Grund zur Verwendung anderer Eisdickenklassen als im grofiskaligen
Modell liegt darin, dafi das Meereis vertikal in mehrere Schichten aufgelést wird.
Die neue Festlegung der Eisdickenklassen erméglicht die Bestimmung der durch
Advektion des Meereises veranderten mittleren Temperaturprofile in den einzelnen
Eisdickenklassen einer Gitterzelle.

Das Meereis jeder einzelnen Eisdickenklasse wird durch seinen Bedeckungsgrad A;.,
seine mittlere Eisdicke H, ., seine mittlere Schneedicke Hj ;.. seine mittlere Schol-
lenldnge L;;., seinen mittleren Schollenabstand L,y sowle durch sein mittleres
Temperaturprofil T () charakterisiert. Da sich die Einteilung des Meereisesin Klas-
sen ausschlieflich auf die gesamte Dicke des Meereises, also auf die Summe der Eis-
und der Schneedicke bezieht, kénnen die anderen Gréfien in verschiedenen Klassen
gef. auch gleich sein. Bis auf die mittleren Schollenabstdnde L., i, die diagnostisch
abgeleitet werden, sind alle angegebenen Gréfien prognostische Modellvariablen?.

Wie im grofiskaligen Meereismodell, so wird auch im Meereismodul fir das At-
mospharenmodell METRAS angenommen, daf sich das gesamte Meereis einer Git-
terzelle mit einer einheitlichen Driftgeschwindigkeit, der mittleren Driftgeschwindig-
keit u; bewegt.

2Die Rauhigkeitslinge des Meereises zp; wird in jeder Fisdickenklasse zeitlich konstant mit
zg; = 1.0 - 1073 m vorgegeben.
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Die gesamte zeitliche Anderung der eine Eisdecke charakterisierenden Grofen wird
als Summe der gleichzeitig ablaufenden dynamischen und thermodynamischen Pro-
zesse im Meereis beschrieben. Genauso wie im grofBskaligen Meereismodell erfolgt
die numerische Kopplung der Dynamik und der Thermodynamik also durch die ab-
wechselnde Losung der dynamischen und der thermodynamischen Modellgleichun-
gen. Im folgenden wird zuerst der dynamische und dann der thermodynamische Teil
des Meereismoduls vorgestellt.

5.4 Der dynamische Teil des Meereismoduls

Werden rein dynamische Prozesse fiir die zeitliche Entwicklung der eine Meereisdecke
beschreibenden Gréflen betrachtet, dann reduziert sich die Bilanzgleichung (5.1) zu

0A

E =-V- (UiA) ~Qa - (54)

dyn

Neben Gl. (5.4) werden im dynamischen Teil des Meereismoduls die Bilanzgleichun-
gen

aAic
! - -V (U»Z'Aicl) - Q/—l,icl (55)
ot |,
yn
O(Aiat - Higet) | _ V(i Aver - Higet)) (5.6)
ot dyn
Wi o) | G i An - B, ) (5.7)
ot g o
ot ayn o

geldst. Die Gl (5.8) beschreibt die zeitliche Anderung der mittleren Schollenlingen
ausschlieBlich aufgrund von Advektionsprozessen. Weitere Ursachen fur Verdnderun-
gen der Schollengréfien in den Fisrandzonen konnen wegen der fehlenden ozeanischen
Komponente im Modellsystem nicht erfafit werden. Dies betrifft die Diinung und die
einlaufenden ozeanischen Wellen, welche hauptsiachlich zum Zerbrechen von Schol-
len fiihren.

Fiir die Lésung des Systems von Bilanzgleichungen ist die mittlere Driftgeschwin-
digkeit des Meereises u; zu berechnen. Diese ergibt sich als Lésung einer Impulsbi-
lanzgleichung.

5.4.1 Impulsbilanz
Die Impulshilanzgleichung lautet nach Hibler [1979] in kartesischen Koordinaten

Dui
Dt

=K . (5.9)

m;



54. DER DYNAMISCHE TFEIL DES MEEREISMODULS 65

Dabei sind g; = % +u; - V der Operator der totalen zeitlichen Ableitung, m; die
Masse des Meereises pro Einheitsfliche, m;u; der Impuls des Meereises pro Ein-
heitsfliche und K die vertikal integrierte Nettokraft pro Einheitsfliche. Der aus-
schliefiliche Bezug auf Grofien, die pro Einheitsfliche definiert sind, entspricht dem
Kontinuumsansatz in der horizontalen Ebene. Durch die Angabe der einzelnen Kom-

ponenten der Gesamtkraft K erhalt die Impulsbilanzgleichung die Form

Du;
m; DL; = —mlfk X U; + T + Tioc = mithoc + KF . (510)

Die Terme der Impulshilanzgleichung beschreiben das Gleichgewicht folgender
Kréfte pro Einheitsflache:

mi%i Massentragheit (materielle Beschleunigung),
—m;fk x u; Corioliskraft,
T atmosphéarische Schubspannung, die an der Oberfliche des Meer-

eises und an den in die atmospharische Grenzschicht ragenden
Schollenseitenflichen angreift,

Tioc ozeanische Schubspannung, die auf die untere Seite des Meereises
und die in die ozeanische Deckschicht ragenden Schollenseiten-
flachen wirkt,

—migV hoe Kraft durch die Neigung der Ozeanoberfliche,

Ky Kraft durch interne Spannungen im FEis.

Hierbei sind f der Coriolisparameter, k der vertikale Einheitsvektor, normal zur
Meereisoberfliche, ¢ die Erdbeschleunigung und f,. die dynamische Hohe der Ozean-
oberfliche, die {iber

Voo = L (K x upe) (5.11)
g

mit dem geostrophischen Ozeanstrom u,,. in Beziehung steht [Hibler, 1979]. Der
Vektor des geostrophischen Ozeanstromes u, .. wird zeitlich konstant vorgeschrie-
ben.

Aufler der atmosphéarischen und der ozeanischen Schubspannung werden alle an-
deren Terme in Gl. (5.10) auf der Grundlage mittlerer, die gesamte Meereisdecke
einer Gitterzelle beschreibender Groflen berechnet.

Die atmosphirische Schubspannung

Die Berechnung der am Meereis angreifenden atmosphérischen Schubspannung wur-
de im Abschnitt 3.4 fiir den Fall einer einzigen besetzten Eisdickenklasse ausfiihrlich
beschrieben. Der Schubspannungsvektor 7 fiir die Impulshilanzgleichung (5.10) er-
gibt sich als flichengewichtetes Mittel der Schubspannungsvektoren fiir das Meereis
der einzelnen Eisdickenklassen.
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Die ozeanische Schubspannung

Die Bestimmung der am Meereis angreifenden ozeanischen Schubspannung basiert
auf dem Ansatz des grofiskaligen Meereismodells

Tioc = pwcd,i,g,oc|ug,oc - uii[(ug,oc - ui) COS @Yg,0c + k x (ug,oc - ui) sin (fog,oc] (512)

nach McPhee [1979]. Dabei sind p,, die Dichte des Meerwassers, 44,0 der ozea-
nische Schubspannungskoeffizient, ug .. der Geschwindigkeitsvektor des geostrophi-
schen Ozeanstromes und ¢, ,. der Drehwinkel zwischen dem geostrophischen Ozean-
strom und der ozeanischen Schubspannung. Da die ozeanische Stromungsgeschwin-
digkeit gegentiber der Driftgeschwindigkeit des Meereises i.a. nicht vernachléssigt
werden kann, muf} zur Berechnung der ozeanischen Schubspannung die Relativge-
schwindiglkeit zwischen dem Meereis und der Ozeanstrémung verwendet werden.

Im Meereismodul fiir das Atmosphirenmodell METRAS wird im Gegensatz zum
grofiskaligen Meereismnodell ein rdumlich und zeitlich variabler ozeanischer Schub-
spannungskoeffizient verwendet. Wie die atmosphérische, so tibt auch die ozeanische
Stromung eine Druckkraft auf die Seitenflichen der Eisschollen aus. Deshalb wird in
Analogie zur Charakterisierung des Impulstransfers zwischen Atmosphére und Meer-
eis der Gesamtwiderstand als Summe eines Oberflichenwiderstandes Sg 0. und eines
Formwiderstandes Fy;,. beschrieben. Der Anteil des Formwiderstandes kann aller-
dings nur grob beriicksichtigt werden, da aufgrund der fehlenden Ozeankomponente
im Modellsystem keine Informationen {iber das vertikale Geschwindigkeitsprofil der
Ozeanstromung zwischen den Schollen zur Verfiigung steht.

Die Berechnung des Formwiderstandes folgt einem Ansatz von Hehl {1997], der
das im Abschnitt 3.4 fiir die Atmosphére eingefiithrte Konzept nach Hanssen-Bauer
und Gjessing [1988] auf den Ozean iibertrigt. Experimente mit einem mikroskaligen
Ozean-Meereis-Modell, das die Stréomung zwischen den Schollen explizit behandelt
[Hehl, 1997], zeigen, dafi der Ansatz plausible, durch Messungen belegte Ergebnisse
liefert, wenn der Abstand der Schollen so grof} ist, daf3 sich zwischen ihnen eine un-
gestorte Grenzschicht ausbilden kann. Bei sehr geringen Schollenabstanden und re-
lativ dicken Schollen sind die Stromungsverhaltnisse zwischen den Schollen dagegen
recht komplex, so daf} sich kaum mehr ein logarithmisches vertikales Anstromprofil,
wie im Konzept von Hanssen-Bauer und Gjessing [1988] angenommen, ausbildet.

Im Meereismodul fiir das Atmosphirenmodell METRAS wird dennoch generell
von einem logarithmischen Anstrémprofil ausgegangen, um einen Ausdruck fiir das
Verhialtnis von Form- zu Oberflichenwiderstand abzuleiten, der nicht von ozeani-
schen StromungsgréBen abhangt.

Entsprechend dem Ansatz fiir die Atmosphire wird ein Gebiet, z.B. der zu einer
Eisdickenklasse gehérenden Schollen, durch die Mittelwerte der Schollenldnge L,
des Schollenabstandes L., und des Tiefgangs der Schollen H,; charakterisiert. Auf
die Kennzeichnung mit dem Index icl wird im folgenden der Ubersichtlichkeit halber
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verzichtet. Der Betrag des ozeanischen Formwiderstandes® Fy; . ist dann durch

Hy
Fioc:Poc'< ) 5.1:
““ Li+ Ly (5:19)
gegeben, wobel der Druck F,, der Betrag der Kraft ist, die pro Einheitsfliche in die
Deckschicht ragender, angestromter Schollenseitenfliche wirkt. Fur P, gilt

Hy
1
P = kapu /(uT(z))de , (5.14)

Z0oc

wobel u, das Anstromprofil, also die Relativgeschwindigkeit zwischen der Ozean-
stromung und der Eisdrift ist. Fir die ungestorte Relativgeschwindigkeit w,o(z)
wird nach Hanssen-Bauer und Gjessing [1988] und Hehl [1997] ein Jogarithmisches
Profil angenommen. Die Reduktion der ungestdrten Relativgeschwindigkeit durch
Abschattungseffekte wird analog zu Gl. (3.34) behandelt. Es ergibt sich

Loy
U (%) = upoz) - (1 — eXp(—O.lSE)) (5.15)

mit

Uro(z) = mln( z ) . (5.16)

K %00c
Durch Einsetzen von Gl. (5.15) und GL. (5.16) in Gl. (5.14) und Loésung des Integrals
erhdlt man

E3ad 2 H 2 oc LU/
P = kuopuw <u.ﬁ,0> {(ln zod —1) +1—2§0{d} <1—exp <~O.18Hd>>
(5.17)

Die letzten beiden Terme in der eckigen Klammer konnen fir Hy 3> 2o, ver-
nachldssigt werden. Damit ist

2

e (s245) I ?
Po = kopy | [ 220 [ 1 222 @ <1 — exp <—0.18Jﬂ)) ‘ (5.18)
at Z0oc H(l

Durch Einsetzen von Gl. (5.18) in Gl. (5.13) und mit k, = 0.5 erhidlt man fir den
Formwiderstand

Hy Unr,0 ( H(l)) L ’
F 3,0 — 05 w i 1 = <1 — QX <_018 lU)>
dyi, P L.+ L, - n oo exp I,
Mit
‘S’d,i,oc = pwuzryo (520)

87Zu seiner Ableitung wird eine z-Achse eingefiihrt, die in die ozeanische Deckschicht gerichtet
ist.
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()]
o

ergibt sich

2

H
Fuioe Hy 1 (%n) Ly,
e (s L \eead/ (1_ <_ 1 )) 4 .
Sd.i,oc O JLi -+ Lw ("‘ <n Z00c P O 8H<1 (5 21)

Dieses Verhaltnis von Form- zu Oberflichenwiderstand hangt nur von der Rauhig-
keitslange zg,. und geometrischen Schollengréfien ab.

Damit kann die gesamte am Meereis einer Eisdickenklasse angreifende ozeanische
Schubspannung durch

Tioc = Pw’ Csdig,oc

Hy 1 <—Hﬁl—) 7 :
1405t (; <1n wfsﬁlu) (1 —exp (—0.18 Hl;)))
g0 — ugf
J(Ug e — 1) COS @y e + k X (Ug e — ;) SIN @y o] (5.22)

parametrisiert werden, wobel ¢4 4,0 der ozeanische Schubspannungskoeffizient bzgl.
des geostrophischen Ozeanstromes ist, der den Oberflichenwiderstand an der Un-
terseite des Meereises charakterisiert.

Der in Gl. (5.22} eingehende Faktor zur Beriicksichtigung des Formwiderstandes
enthalt Gréflen, die von der jeweiligen Eisdickenklasse abhingen. Deshalb geht in
die Impulsbilanzgleichung (5.10) der flichengewichtete Mittelwert der zunachst fiir
jede Eisdickenklasse einzeln bestimmten ozeanischen Schubspannungsvektoren ein.

Die drei in Gl. (5.22) eingehenden Parameter zoee, ¢g.oc Ulld g4 900 Werden rdum-
lich und zeitlich konstant vorgegeben. Fiir die Rauhigkeitslinge zo,. wird nach Hehl
[1997] ein Wert von 1 - 107*m angenommen. Der Drehwinkel ¢, . zwischen dem
geostrophischen Ozeanstrom und der ozeanischen Schubspannung wird wie im grof-
skaligen Meereismodell auf 25° festgelegt. Der den Oberflichenwiderstand charak-
terisierende ozeanische Schubspannungskoeflizient wird mit csqi g0 = 4 - 1072 an-
gesetzt. Diese Annahme wird sowohl durch MeB- als auch durch Modellergebnis-
se gestiitzt. Fischer [1995] und Harder [1996] weisen darauf hin, daf fiir die rea-
litatsnahe Modellierung -der grofiskaligen Meereisdrift das Verhéltnis zwischen der
atmosphérischen und der ozeanischen Schubspannung bedeutender ist, als deren ab-
solute Werte. Sie erzielen die beste Anpassung ihrer Modellergebnisse an Beobach-
tungen mit cgnioi/Caigoe = 0.44. McPhee [1980] gibt nach Messungen das Verhilt-
nis des atmosphérischen Schubspannungskoeffizienten zum auf den geostrophischen
QOzeanstrom bezogenen Widerstandskoeffizienten mit ¢gn10;/Caigoc = 0.5 an. Die
beiden in diese Verhaltnisse eingehenden Schubspannungskoeffizienten kdnnen als
charakteristisch fiir den Oberflichenwiderstand an der Ober- bzw. Unterseite des
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Meereises interpretiert werden, da sie bei sehr hohen Eiskonzentrationen abgelei-
tet wurden, wo der Form- gegeniiber dem Oberflichenwiderstand vernachldssighar
klein ist. Gemé&f den Untersuchungen mit dem Atmosphéarenmodell METRAS im
Abschnitt 4.3 betrégt der atmosphérische Schubspannungskoeffizient cgn10; bei einer
Eiskonzentration von 100% etwa 2 - 107°. Entsprechend den obigen Ausfilhrungen
wird nach McPhee [1980] der ozeanische Schubspannungskoefﬁzient Csd,ing,0c dOpPpelt
so grof} gewéhlt.

Krifte durch interne-Spannungen im Eis

Bei kleinen und mittelgroBen Eiskonzentrationen wird die Driftgeschwindigkeit des
Meereises im wesentlichen durch den atmospharischen und den ozeanischen Antrieb
kontrolliert. Aufgrund des groBen Anteils offener Wasserflachen ist die Wahrschein-
lichkeit der Wechselwirkung zwischen den Schollen einer Eisdecke gering. Dagegen
kommt es bei hohen Eiskonzentrationen vor allem bei konvergenter Eisdrift oder
horizontalen Scherungen in der Driftgeschwindigkeit zu Kollisionen und zum Zer-
brechen von Schollen. Haufig schieben sich einzelne Schollen bereinander, oder es
bilden sich Prefeisriicken. Die dabei durch interne Spannungen im Eis hervorgeru-
fenen Kréfte fiilhren zu einer Verringerung der Driftgeschwindigkeit. Der verwendete
Ansatz zur Beschreibung der Krafte durch interne Spannungen im Eis entspricht
demjenigen grofiskaliger Meereismodelle nach Hibler [1979], welcher von Budgell
[pers. Mitteilung, 1994] auch in den mesoskaligen Bereichen v und /3 bereits erfolg-
reich angewendet wurde.

Die internen Krafte Kg werden mit

Kr, =Y 8@‘1] (5.23)

durch die Divergenz des Tensors o der internen Spannungen bestimmt. Der Span-
nungstensor ¢ ist eine Funktion des Tensors der Deformationsraten £. Dieser enthalt
die rdumlichen Ableitungen der Driftgeschwindigkeit des Meereises. Es gilt

.1 0u; Oy o,
= 2 (01‘,j + c?zi) ’ (5.24)

wobel ausschlieBlich in dieser Formel, der Ubersichtlichkeit halber. fiir die Driftge-
schwindigkeit u; das Symbol u benutzt wird. Der als Rheologiegesetz bezeichnete
Zusammenhang ¢ = o(¢) zwischen der internen Spannung ¢ und der Deformations-
rate € lautet in Komponentenschreibweise

oij = 2 + (¢ —n)ém — P[2)6s; . (5.25)

Dabei sind 5 die Viskositét fiir Scherdeformation, ¢ die Viskositét fiir Volumenkom-
pression, P die Eisharte und é;; das Kroneckersymbol.

Im Meereismodul fiir das Atmospharenmodell METRAS wird das Meereis als pla-
stisches Medium behandelt. Nur fiir sehr kleine Deformationsraten wird es als linear-
viskoses, kompressibles Material approximiert. Dieses durch ein viskos-plastisches
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Rheologiegesetz nach Hibler [1979] und Harder [1996] beschriebene Verhalten steht
in guter Ubereinstimmung mit beobachteten Eigenschaften des Meereises. Bei kon-
vergenter Drift oder horizontaler Scherung kénnen erhebliche Spannungen im Eis
auftreten. Sind diese von den Deformationsraten nahezu unabhéngig, dann hat das
Eis den Grenzwert (maximalen Wert) der internen Spannungen erreicht, bei dem es
bricht und durch plastische Verformung nachgibt. Der maximale Wert wird durch die
Harte des Eises bestimmt. Nur bei sehr kleinen Deformationsraten, bei denen der
Grenzwert der internen Spannungen fir plastisches Verhalten nicht erreicht wird,
verhalt sich das Eis als linear-viskoses, kompressibles Material. Divergente Eisbhewe-
gungen erfahren keinen Widerstand.

Der Spannungstensor o und der Deformationsratentensor ¢ sind symmetrische Ten-
soren (siehe Harder [1996]), so dafl sie durch eine Hauptachsentransformation in die
Normalform gebracht werden kénnen. Die Richtungen der Hauptachsen von ¢ und
£ stimmen {iberein. o wird durch die beiden Invarianten

or = 0.5(o1 + 02) (5.26

)
oir = V—deto' (5.27)

charakterisiert, wobei der Deviator ¢’ des Spannungstensors o
G';j =04 — 0.5(0’11 + G’zz)(gij (528)

ist. oy ist ein Maf fiir die Spannungen durch Volumenkompression bei konvergenter
Eisdrift, wahrend o7 die Stirke der Scherspannungen angibt. o; und o7 spannen
einen zweidimensionalen Raum der Spannungszustinde auf. Fir plastisch verform-
bare Medien kénnen die internen Spannungen einen maximalen Wert nicht tber-
schreiten, der durch eine Bruchkurve im Spannungsraum beschrieben wird. Im Fall
plastischer Verformung wird ein Zustand auf der Bruchkurve, bei Spannungen un-
terhalb der Bruchgrenze innerhalb der Kurve eingenommen. Zustande auflerhalb der
Bruchkurve kénnen nicht auftreten. Im Meereismodul fiir das Atmospharenmodell

i\/IEl R}XS \\lId dle elh D lsche BluChkul ve
P P 3

nach Hibler [1979] verwendet (sieche Abb. 5.2). Die Exzentrizitat e der Ellipse ist
ein empirischer Parameter, der nach Hibler [1979] mit dem Wert 2 angesetzt wird.
Durch den Zusammenhang ¢ = \/m bestimmt die Exzentrizitdt das Verhélinis
der Viskositdten flir Volumenkompression ¢ und fir Scherdeformation 7. Mit der
Annahme einer elliptischen Bruchkurve sind die Viskosititen durch

P

= (5.30)

¢

und

n= é (5.31)
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Abbildung 5.2: Elliptische Bruchkurve.

festgelegt. Der darin auftretende Ausdruck

A = AE) = (64 + L) (1 + e2) + dédye? + 2611éa9(1 — e72) (5.32)

ist ein MaB fiir die gesamte Deformation der Eisdecke. A verkniipft also die Defor-
mation des Meereises mit den rdumlichen Ableitungen der Driftgeschwindigkeit.

Beim Verlassen des plastischen Regimes geht der Ausdruck A(£) gegen Null, so
dafl die Viskositdten ¢ und n unendlich grofl werden. Zur Behandlung dieses Grenz-
falls verwendet Harder [1996] die Annahme, dafl bei sehr kleinen Deformationsraten
auch die internen Spannungen verschwinden. Neben den Viskosititen ¢ und n wird
auch der Druckterm —P/2 im Spannungstensor modifiziert. Er strebt im viskosen
Fall gegen Null. Dies wird durch eine Regimefunktion r,, mit

A .
(D) = At D (5.33)
erreicht, die den Zusammenhang zwischen der tatséchlichen Eishédrte P und der
Eishérte P, des idealplastischen Falls vermittelt. Die Regimefunktion ist eine ste-
tige, monoton wachsende Funktion, die einen gleitenden Ubergang zwischen dem
idealplastischen (r, = 1) und dem linear-viskosen Verhalten (r, = 0) gewéhrleistet.
Physikalisch wird das Materialverhalten des Eises durch die Wahl des Grenzwertes
Apin bestimmt, der den Ubergangsbereich zwischen beiden Regimen festlegt. Nach
Harder [1996] wird A = 2-107% 571 verwendet. Somit lauten die Bestimmungs-
gleichungen fiir die Eisharte und die Viskositaten

P,A

P -
S V) (5:35)
n = b (5.36)

ZeZ(A + Am,‘n)
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Die Eishirte im idealplastischen Fall wird nach Hibler [1979] zu
P, =PhC(A) (5.37)

mit

C(A) = exp(—C*(1 — A)) (5.38)
bestimmt. Dabei sind A der Bedeckungsgrad und & das Volumen pro Einheitsflache
des gesamten Meereises einer Gitterzelle. Fiir den Eisharteparameter P* und den
Eiskonzentrationsparameter C* werden die Werte P* = 20000 N m™2 und C'* = 20
verwendet. Der Ausdruck C(A) beschreibt die Wahrscheinlichkeit von Wechselwir-
kungen der Eisschollen untereinander bei Konvergenz oder Scherung. Er ist nach
Hibler [1979] so gewahlt, daff erst bei hohen Eiskonzentrationen bedeutende interne
Krafte auftreten.

Die Beschreibung der Entstehung offener Wasserflachen aufgrund von Scherdefor-
mation ist eng an die Rheologie gebunden. Der Term @) 4 in der Bilanzgleichung fir
den Gesamtbedeckungsgrad A wird durch

Qa = V() C(A) (5.39)

parametrisiert [Hibler, 1984]. Nach Harder [1994] wird fiir C'(A4) die Beziehung (5.38)
verwendet. Der Ausdruck W (€) ist eine Funktion des Tensors der Deformationsraten
é. Er lautet

\I/S(E) =0.5- (A(&) - lén -+ égzD = 0.5 (A — ]V . uz[) . (540)

Da A(£) ein Maf} fiir die gesamte Deformation der Meereisdecke darstellt, ergibt
sich nach Subtraktion des Anteils durch Konvergenz die reine Scherdeformation.

5.4.2 Numerische Lésung der Bilanzgleichungen

Die zeitliche Anderung der prognostischen Gréfien durch Advektion kann in allge-
meiner Form durch die Gleichung

b

En =— V- (u) (5.41)

dyn,adv

beschrieben werden, wobei u; die Advektionsgeschwindigkeit (Driftgeschwindigkeit)
ist und v eine beliebige, zu transportierende Grofle bezeichnet. Das numerische Ver-
fahren zur Lésung dieser Gleichung sollte positiv definit und monoton sein sowie
méglichst wenige numerische Diffusions- und Dispersionseffekte zeigen. Es wurden
drei Advektionsverfahren getestet, das von Harder [1996] in das grofiskalige Meer-
eismodell implementierte Schema nach Smolarkiewicz [1983], das Verfahren nach
Bott [1989] und das N/Cg-Schema nach Emde [1992] (monotone Version nach Emde,
pers. Mitteilung [1995]). Letzteres wurde schliefilich zum Einsatz im Meereismodul
fiir das Atmosphérenmodell METRAS ausgewéhlt, da es die geringsten numerischen
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Diffusionseflekte zeigt und auch noch unter anderen speziellen Gesichtspunkten be-
sonders gut flir das mesoskalige Meereismodul geeignet ist.

Zur Behandlung des zweidimensionalen Transportes wird das fiir die eindimensio-
nale Advektion entwickelte NICg-Schema mit Hilfe einer Methode zur Aufspaltung
von Operatoren nach Strang [1968] angewandt.

Es seien L** der zweidimensionale Operator fiir die Advektion sowie L, und L,
die eindimensionalen Operatoren (Advektionsschemata) fiir die x- bzw. y-Richtung.
Dann wird die zweidimensionale Advektion, alternierend mit jedem Zeitschritt,
durch

L = (LS (1" (1L24%))) (5.42)
oder

L < (L3 (124 (L87%) (5.43
berechnet. Dabei bedeuten die hochgestellten Indizes At/2 und At die Anwendung
des jeweiligen Operators (Advektionsverfahrens) fiir einen halben bzw. ganzen Zeit-
schritt. Nach Gl. (5.42) wird die Advektion beispielsweise zuerst fiir den halben
Zeitschritt in x-Richtung, dann fiir den ganzen Zeitschritt in y-Richtung und ab-
schlieflend nocheinmal fiir den halben Zeitschritt in x-Richtung durchgefiihrt.

Der NICg-Algorithmus ist zweiter Ordnung in der Zeit und dritter Ordnung im
Raum. Statt der urspriinglichen Bilanzgleichung (5.41) fiir die eindimensionale Ad-
vektion wird eine integrale Form der Art

At :
n o__ n—-1 __ = .
=97 A$(Fl Froq) (5.44)
gelost. Darin ist
o =L [ wede = (e - er) (5.45)
1= % pla,t) do = —[¥(ar Tiq A
L1

der Mittelwert von ¢(z,t) tiber das Gitterintervall Az zum Zeitschritt n. U ist die
Stammfunktion von ¢ und z;.; und z; sind die Gitterintervallgrenzen. Mit F' wird
der Flufl durch die Gitterintervallgrenzen bezeichnet*. Es wird angenommen, daf die
lokale Gréfie 40 durch eine Parabel innerhalb eines Gitterintervalls Az repréasentiert
werden kann. Dementsprechend wird die Stammfunktion mit Hilfe von kubischen
Splines® interpoliert. Das Verfahren verwendet die Advektionsgeschwindigkeit zum
Zeitpunkt At¢/2.

Den Ausgangspunkt zur Bestimmung der prognostischen Variablen im Meereismodul
bildet die Bilanzgleichung
0A

i), =" Vo (wA) = Qa (5.46)

“Die Berechnung des Flusses durch die Gitterintervallgrenzen kann im Detail Emde [1992] ent-
nommen werden.
Ssiehe Bronstein und Semendjajew [1989]
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fitr den Gesamtbedeckungsgrad des Meereises A. Entsprechend dem Ablauf im grof-
skaligen Meereismodell wird zuerst die reine Advektion

JA

o =~ V. (;A) (5.47)

dyn,adv

und anschliefend die Entstehung offener Wasserflachen durch Scherdeformation

9A

N =—Q4 (5.48)

dyn,sdef

berechnet.

Entsprechend den Gleichungen (5.42) und (5.43) wird die zweidimensionale Advek-
tion pro Zeitschritt numerisch in drei Schritten geldst. Zur Kennzeichnung wird ein
zeitschrittinterner Index m mit m =1, 2,3 eingefiihrt.

Die Bestimmung der prognostischen Gréfien wird nun exemplarisch fiir einen der
drei internen Schritte zur Berechnung der gesamten Advektion dargestellt. Dieser
sei eine Advektion in x-Richtung mit dem Zeitschritt At,q,, welcher entweder At/2
oder At betragen kann. Wird mit F wieder der Flufl durch die Gitterzellengrenzen
bezeichnet (siehe Abb. 5.3), dann gilt fiir den Gesamtbedeckungsgrad des Meereises
an einem Gitterpunkt mit der x-Koordinate [

JAN P
Az

A™(I) = A™Y(T) - (F(I)~ F(I-1)) . (5.19)

Die y-Koordinate J wird der Ubersichtlichkeit halber nicht explizit mit angegeben.
Falls m = 1 ist, dann entspricht A™~! dem Gesamtbedeckungsgrad zum vorherigen
Zeitschritt n — 1.

AT =1)| ~—F(I=1)— | A() | — F(I) — |A(I+1)

Az

Abbildung 5.3: Schema der eindimensionalen Advektion.
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Die Bestimmung der Bedeckungsgrade in den einzelnen Eisdickenklassen beruht auf
der Annahme, dafl sich das gesamte Meereis in einer Gitterzelle mit der gleichen
mittleren Driftgeschwindigkeit u; bewegt. Die einzelnen Bedeckungsgrade werden
nicht durch nochmalige Anwendung des numerischen Advektionsverfahrens, sondern

durch
An(I) = Am(I)

1cl
F(I) Dtogy AT (D)
~ maa (gp0) - (SeF() (A"‘l”(”)
—F(I-1) Atoas AR
4+ mazx ([F([—l)l ,0) . ( Zeds (] — 1)) (,4m1~1(1)> (5.50)
(PU A AT H(I41)
—  maz (W%ll’o) . (—é‘f‘LF(I)) ’ (A"1~1([+1)>

F(I-1 Atgay AT
+ max (l—F%T_“I'%“I,O) . (%;—F(] - 1)) : (Am~1([_1)>

gewonnen, wobei die Flisse durch die Gitterzellengrenzen F' diejenigen sind, die
bei der Berechnung des Gesamtbedeckungsgrades nach Gl. (5.49) mit dem NICp-
Advektionschema bestimmt wurden.

Nach Berechnung der zeitlichen Anderung des Gesamtbedeckungsgrades A erfolgt
im groBskaligen Meereismodell auch die Bestimmung der zeitlichen Anderung des
Meereisvolumens pro Einheitsfliche & = (4 - H) mit Hilfe des numerischen Advekti-
onsverfahrens. Dieser Ablauf wurde auch fiir das mesoskalige Meereismodul getestet,
und es wurde anschliefend diagnostisch aus dem nunmehr bekannten Bedeckungs-
grad A und dem Volumen A die tatsichliche Dicke des Meereises H = (A - H)/A
abgeleitet. Es zeigte sich, dal durch diese Vorgehensweise einerseits sinnlose Werte
der tatsdchlichen Meereisdicke entstehen kénnen, und dafl andererseits physikali-
sche Prozesse vorgetauscht werden kénnen (z.B. eine Meereisdickenzunahme oder
-abnahme, obwohl keine Deformations-, Schmelz- oder Gefriervorginge stattgefun-
den haben). Diese Phanomene wurden in den Testrechnungen besonders deutlich bei
kleinen Eiskonzentrationen registriert, also z.B. im Bereich des Eisrandes oder im
Zusammenhang mit grofflichigen Polynjas. Diese Probleme, welche dem Lésungs-
ablauf der Bilanzgleichungen im grofiskaligen Meereismodell inherent sind, ergeben
sich in Folge numerischer Diffusionseffekte, mit denen die beiden Grofilen A und
h = (A - H) unterschiedlich behaftet sind.

Im mesoskaligen Meereismodul werden die beschriebenen Probleme dadurch ver-
mieden, dafl die schon zur Loésung der Advektionsgleichung fir den Gesamtbe-
deckungsgrad A berechneten Fliisse durch die Gitterzellengrenzen F' auch zur Be-
stimmung der Eis- und Schneedicken sowie der Schollenldngen benutzt werden. Diese
Methode erspart auerdem die wiederholte Anwendung des Advektionsverfahrens.
Im Meereismodul fiir das Atmosphéarenmodell METRAS werden die Eisdicken H,
die Schneedicken H™, und die Schollenldngen L%, zum Advektionsschritt m {iber

EX1 7,1¢
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eine Beziehung der Art

Hy (D) = [ AT CH5GND)

e (0 (2
(#=5) - omao

+ maz (FREL0) - (Bl F(1 - 1)
(#=8) - mEo

— maz (FHh0) - (Beer(D) e
(#=6) - mFusy

+  maz (g, 0) o (Sker(T-1)
(#=E=) - oEaa-n )

/1 (1) J

gewonnen, wobei hier die Eisdicke H; ;y als Beispielvariable dient. Die in Gl. (5.51)
eingehenden Fliisse durch die Gitterzellengrenzen F' entsprechen genau denjeni-
gen, die bei der Berechnung des Gesamtbedeckungsgrades nach Gl. (5.49) mit dem
N1Cg-Advektionschema bestimmt wurden und auch schon zur Berechnung der ein-
zelnen Bedeckungsgrade A7(]) verwendet wurden.

Wird das Meereismodul im dynamisch-thermodynamischen Modus betrieben,
dann werden zusitzlich noch die durch den Advektionsschritt veranderten mittleren
Temperaturprofile im Meereis der einzelnen Eisdickenklassen in einer Gitterzelle be-
stimmt.

Trotz der angegebenen Vorgehensweise kann jedoch nicht vermieden werden, dafl
Meereis durch numerische Diffusionseffekte in Gitterzellen gelangt, wo es entspre-
chend seiner Driftgeschwindigkeit nicht auftreten diirfte. Dies wird dadurch verur-
sacht, daB die zeitliche Anderung des Gesamtbedeckungsgrades durch Advektion
auch weiterhin mit Hilfe eines numerischen Advektionsverfahrens berechnet werden
muf.

Die numerische Losung der Advektionsgleichung fiir den Gesamtbedeckungsgrad
kann bei konvergenter Drift des Meereises einen Wert von A > 1 liefern. Da aber
nicht mehr als die gesamte Fliche einer Gitterzelle mit Meereis bedeckt sein kann,
wird A in diesem Fall kinstlich auf den Wert 1 gesetzt. Gleichzeitig wird der Be-
deckungsgrad in der niedrigsten besetzten Eisklasse entsprechend reduziert, und die
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Dicke des Meereises in dieser Klasse wird unter Erhaltung des Meereisvolumens
erhsht®. Uberschreitet sie dabei die Obergrenze fiir die Summe der Schnee- und
Eisdicke ihrer Eisklasse, dann geht das gesamte Meereis der niedrigsten besetzten
Eisklasse in die nichsthéhere Eisdickenklasse iiber. Ist diese schon belegt, dann wer-
den die beiden Bedeckungsgrade addiert und die Schnee- und Eisdicken sowie die
Schollenlangen flichengewichtet gemittelt. Im dynamisch-thermodynamischen Mo-
dus werden zusatzlich noch die Temperaturprofile volumengewichtet gemittelt.

Damit ist ein Teilschritt der Advektion in drei Schritten abgeschlossen. Die bei-
den anderen erfolgen analog.

Nach Behandlung aller Advektionsprozesse wird noch die zeitliche Anderung des
Gesamtbedeckungsgrades A durch Scherdeformation (Q4-Term in Gl. (5.46)) be-
rechnet. Der Wert von Q4 wird dabei nach Gl. (5.39) bestimmt. Aufgrund von
Scherdeformation entstehen offene Wasserflachen, der Gesamtbedeckungsgrad A des
Meereises in einer Gitterzelle nimmt also ab. Da das gesamte Volumen des Meer-
eises in einer Gitterzelle bei Deformationsprozessen aber erhalten bleibt, muf} sich
die mittlere Dicke erhéhen. Auch hierbel wird wieder angenommen, daf die diinnsten
Schollen der Eisdecke diesen Deformationsprozessen den geringsten Widerstand ent-
gegensetzen. Der Bedeckungsgrad in der niedrigsten besetzten Eisdickenklasse wird
um den Betrag des Bedeckungsgrades der sich bildenden offenen Wasserflichen re-
duziert. Gleichzeitig wird die Dicke des Meereises in dieser Klasse wieder konsistent
erhéht, und ggf. findet ein Ubergang in die nichsthéhere Eisdickenklasse statt.

Abschliefiend werden der Bedeckungsgrad der offenen Wasserflichen und die Schol-
lenabstinde fiir die einzelnen Eisdickenklassen L, ;. diagnostisch bestimmt.

5.5 Der thermodynamische Teil des Meereis-
moduls

Die Mehrzahl der heute verwendeten Ansitze zur Beschreibung der thermodyna-
mischen Entwicklung des Meereises basiert auf dem von Maykut und Untersteiner
[1971] vorgestellten eindimensionalen thermodynamischen Meereismodell (im weite-
ren als M&U-Modell bezeichnet). Dieses ist ein Mehrschichtenmodell, in dem das
vertikale Temperaturprofil im Schnee und im Eis durch Lésung einer Diffusionsglei-
chung unter Beriicksichtigung der Soleeinschliisse im Eis und der in das Eis eindrin-
genden Solarstrahlung bestimmt wird.

Eine sehr stark vereinfachte Version des M&U-Modells stellt das im grofiskaligen
Meereismodell verwendete Nullschichtenmodell von Semtner [1976] dar. Da grofiska-
lige Meereismodelle gréfitenteils mit Zeitschritten im Bereich von mehreren Stunden,
Tagen oder gar Wochen rechnen, scheinen die in Abschnitt 5.1 beschriebenen Ver-
einfachungen zur Berechnung der Wirmediffusion im Meereis (z.B. die Annahme

5Dies basiert auf der Annahme, dafl die diinnsten Schollen einer Eisdecke Deformationsprozes-
sen durch Kollisionen bei konvergenter Drift den geringsten Widerstand entgegensetzen und sich
iibereinander schieben oder zwischen dickeren Schollen zusammengeschoben werden.
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eines linearen Temperaturprofiles) jedoch gerechtfertigt. Fir die zu untersuchenden
kleinskaligen Prozesse sind sie allerdings nicht mehr vertretbar. Deshalb basiert der
thermodynamische Teil des Meereismoduls fiir das Atmosphirenmodell METRAS
wieder auf den urspriinglichen Ansitzen von Maykut und Untersteiner [1971]. Somit
koénnen nichtlineare Temperaturprofile modelliert und Warmespeichereffekte erfafit
werden. Eine schematische Darstellung des eindimensionalen thermodynamischen
Meereismodells nach Maykut und Untersteiner [1971] ist in Abb. 5.4 gegeben. Der
thermodynamische Teil des Meereismoduls fiir das Atmospharenmodell METRAS
geht jedoch iiber die streng eindimensionale Konzeption des M&U-Modells hinaus,
indem es die offenen Wasserflichen als eine Oberflichenklasse einschliefit und die
thermodynamische Entwicklung des gesamten Meereises mit Hilfe der in Abschnitt
5.3 eingefithrten Eisdickenklassen bestimmt. Horizontale Warmeleitungsprozesse im
Meereis bleiben allerdings auch weiterhin unberiicksichtigt. Wie eingangs erwahnt,
wird der thermodynamische Teil des Meereismoduls mit dem gleichen Zeitschritt
wie das Atmospharenmodell gerechnet. Um die Formulierung der Modellgleichun-
gen nicht unndtig zu verkomplizieren, wird im thermodynamischen Teil des Meer-
eismoduls eine separate Vertikalkoordinate z eingefiihrt, die nicht an der Wasser-
oberfliche, sondern an der Oberseite des Meereises gleich Null ist, und die in das
Meereis gerichtet ist (siehe Abb. 5.4).

Das in den nachfolgenden Abschnitten beschriebene Verfahren zur Berechnung der
zeitlichen Entwicklung der Schnee- und Eisdicke sowie des vertikalen Temperatur-
profiles im Meereis wird in jeder einzelnen Eisdickenklasse angewendet. Deshalb wird
der Ubersichtlichkeit halber wieder auf eine Kennzeichnung mit dem Index 7l ver-
zichtet. Gefrier- und Schmelzprozesse werden zunéchst getrennt fiir die Ober- und
die Unterseite des Meereises berechnet. In der Summe ergibt sich anschlieflend die
gesamte Anderung der Meereisdicke. Da in der fiir die Kopplung mit dem Meereis-
modul verwendeten Version des Atmosphiarenmodells METRAS kein Niederschlag
simuliert werden kann, werden an der Oberseite des Meereises nur Schmelzprozesse
modelliert. Eine Dickenzunahme durch Akkumulation von Schnee oder Anfrieren
von Regen wird dagegen nicht betrachtet.

5.5.1 Die vertikale Temperaturverteilung im Meereis

Die vertikale Temperaturverteilung einschlieBlich ihrer Randwerte an der Ober- und
Unterseite des Meereises bestimmt eine Vielzahl von Wechselwirkungsprozessen zwi-
schen der Atmosphire, dem Meereis und dem Ozean. So werden die Warme- und
die Strahlungsfliisse zwischen der Atmosphére und dem Meereis entscheidend durch
dessen Oberflichentemperatur gepragt. Der konduktive Warmeflul im Meereis und
damit der Warmetransport zwischen dem Ozean und der Atmosphére hangt dagegen
vom gesamten vertikalen Temperaturprofil im Schnee und im Eis ab. Andererseits
bestimmen wiederum die atmosphérischen Strahlungs- und Warmefliisse sowie der
konduktive Warmeflufl wesentlich iiber Gefrier- und Schmelzprozesse an der Ober-
und Unterseite des Meereises.
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Abbildung 5.4: Schematische Darstellung des eindimensionalen thermody-
namischen Meereismodells nach Maykut und Untersteiner [1971].

Die vertikale Temperaturverteilung 7'(2) wird mit Hilfe einer Diffusionsgleichung
berechnet. Fiir schneebedecktes Eis lautet diese Gleichung

ar o aT
(PC)(s,i)E =3 (k(s,i)—a‘;) . (5.52)

Der Index s bezeichnet Schnee, ¢ steht fiir Eis. Weiterhin bedeuten (pc) die volu-
metrische Warmekapazitat und £ die Warmeleitfahigkeit. Fir schneebedecktes Eis
gelten an der Grenzfliche zwischen Schnee und Eis (z = H,) folgende Bedingungen

To(H,) = Ti(H,) (5.53)
ks oL k; oL, (5.54)
Oz H. Oz H.
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Die numerische Losung der Gl. (5.52) erfolgt im Meereismodul fiir das Atmosphéren-
modell METRAS mit dem Crank-Nicholson-Verfahren.

Bei fehlender Schneeauflage wird die Erwarmung des Eises durch Absorption
kurzwelliger Strahlung im Inneren des Eises berficksichtigt. Damit nimmt Gl. (5.52)
die Form

(pc)ida—? = a% (k1%§> + Kilgexp (—Kiz) (5.55)
an. Dabei ist Iy die bei z=0 in das Eis eindringende kurzwellige Strahlung und K;
bezeichnet den Absorptionskoeffizienten des Eises. Es wird der spektral integrierte
kurzwellige Strahlungsfluf betrachtet, dessen Absorption im Eis durch das Lambert-
Bouguer’sche Gesetz angenahert wird.

Der beim Gefrieren von Meerwasser im FEis verbleibende Anteil des Salzes wird in
sog. Soletaschen konzentriert. Die Sole besitzt Gefrierpunktstemperatur und steht
im Phasengleichgewicht mit dem umgebenden Eis. Dieses Gleichgewicht wird durch
Volumenanderungen der Soletaschen, also durch Gefrieren (bei abfallender Tempe-
ratur) oder Schmelzen (bei ansteigender Temperatur) des die Taschen umgeben-
den Eises aufrecht erhalten. Die Soletaschen verzdgern somit die Erwarmung und
Abkihlung des Eises.

Salzhaltiges Kis hat gegentiber rveinem Eis eine verringerte Warmeleitfahigkeit
und eine héhere Warmekapazitit. Dies beriicksichtigen Maykut und Untersteiner
[1971], indem die volumetrische Warmekapazitat (pc); und die Warmeleitfahigkeit
k; als Summe der Gréfien fir reines Eis und einem von der Temperatur und dem
Salzgehalt abhéngigen Korrekturterm angesetzt werden. Die Beziehungen lauten

(pe)i(z) = (pe)is + E_TT(Z_)% (5.56)

und 550)
z
kilz) = kg + T2 = Tors (5.57)
Dabel werden mit dem Index f die Gréflen fiir reines Eis gekennzeichnet. Es sind
(pc)is=1.884-10° T m™> K~' und k; ; = 2.035 W m™! K~'. Die Konstanten 8 und
v haben die Werte # = 0.1172W m ™ ppt=! und v = 1.715 - 10" J K m™> ppt 1. Mit
S(z) wird die vertikale Salzgehaltsverteilung bezeichnet, und die Schmelztemperatur
des Eises wird mit Tiper; = 273.05 K angesetzt. Zur Vermeidung von Singularitdten
und unrealistischen Werten fir (pc); und %; in der Nahe des Schmelzpunktes wird
nach Maykut und Untersteiner [1971] immer (Ti(z) — Then;) < —0.1 K angenom-
men, unabhangig vom tatsichlichen Wert von T;(z).

Die Salzgehaltsverteilung im Eis hingt von seinen Entstehungsbedingungen und
von seinem Alter ab. Insbesondere mufl zwischen ein- und mehrjihrigem Eis un-
terschieden werden. Ersteres hat noch keine, letzteres mindestens eine sommerliche
Schmelzperiode erlebt. Das dabei entstehende Schmelzwasser dringt von oben her in
das Eis ein, und in einem Aussplilproze$ fliefit die Sole durch verbundene Hohlrdume
im Eis schliefflich ins Meerwasser. Das Ausspiilen in den Sommermonaten ist fiir die
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wesentlich kleineren Salzgehalte mehrjahrigen gegentiber einjahrigen Eises verant-
wortlich, insbesondere fiir die geringen Gehalte in den oberen Eisschichten. Im Mit-
tel zeigen die Salzgehaltsprofile von mehrjédhrigem Eis einen linearen Anstieg bis zur
Eisunterseite hin. Die Werte an der Oberfliche liegen fast bei 0%,,und in 1m Tiefe
etwa bei 2°/,,. Typische Salzgehalte des einjdhrigen arktischen Eises liegen dagegen
zwischen 5°/,,und 15°,,[Eicken et al., 1995]. Das Salzgehaltsprofil zeigt einen sym-
metrischen Anstieg der Salinitat zur Ober- und Unterseite des Eises hin und wird
deshalb als sog. C-Profil bezeichnet. Nach Eicken [1992] wird das Salzgehaltsprofil

fiir einjéhriges Bis durch
S(Z) = 11.63 — 18.46Z — 1.532% + 18.782° (5.58)
angenihert. Der Salzgehalt mehrjihrigen Eises wird nach Jin et al. [1994] durch

S(Z) = 2.1857 + 1.984 2* (5.59)

beschrieben. Hierbei ist Z die dimensionslose Tiefe Z = 7 im Fis,

Die volumetrische Warmekapazitat (pc)s und die Warmeleitfahigkeit &, des Schnees
werden nach Ebert und Curry [1993] mit

(pc)s(z) = ps(z) (92.88 + 7.364 T,(2)) (5.60)

bzw.
ky(z) = 2.845 - 1078 p2(2) + 2.7 - 1074 2(T:(=)=233)/5 (5.61)

berechnet. Die Schmelztemperatur des Schnees betragt Tens = 273.15 K. Fir
die Dichte des Schnees wird p,(z) = 330kgm™> fir T4(2) < Then,s und py(2) =
450kg m™2 fir Ts(2) = Tpen,s verwendet. Der Ansatz (5.61) fir k, beriicksichtigt
sowohl die molekulare Warmeleitung als auch den Transfer latenter Warme durch
Wasserdampfdiffusion im Schnee. Letzterer Transport erhoht die effektive Leitfahig-
keit um etwa 25%.

Zur Losung der Gl (5.52) oder der Gl. (5.55) miissen noch eine obere und eine
untere Randbedingung formuliert werden. Die Temperatur an der Unterseite des
Eises betragt 271.35 K, dies entspricht der Gefrierpunktstemperatur 7'y des Meer-
wassers bei einem Salzgehalt von ca. 34 ppt. Es gilt also die zeitunabhédngige untere
Randbedingung
Thor = Ty = 27135 K . (5.62)

An der Oberseite des Eises wird dagegen eine zeitabhingige Newmann’sche Rand-
bedingung der Art

ar

02 |

= f(1) (5.63)

verwendet. Die Bestimmung des Temperaturgradienten ‘JTJZ— Heo wird im néchsten
Abschnitt erlautert.
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5.5.2 Die Energiebilanz an der Oberseite des Meereises

Die Oberflichentemperatur des Meereises Tyup (s wird durch die Bilanz der
Strahlungs- und Warmefliisse an seiner Oberflache festgelegt. Erreicht die Ober-
flichentemperatur den Schmelzpunkt des Eises oder ggf. der Schneeauflage, dann
beginnt das Meereis unter Aufrechterhaltung dieser Temperatur zu schmelzen. Die
Energiebilanzgleichung an der Oberseite des Meereises lautet

STTS M 0 fiir Tsur,(s,i) < Tmelt,(s,i)
St LWneei=Faei=Fiait Fotop = { —(pL)(s,0) YHAH:) H‘;HS) far Tour (s4) = Tmett,(s,i)
(5.64)

In die Energiebilanz an der Oberseite des Schnees oder des Eises” gehen folgen-
de Fliisse pro Einheitsfliche® ein : die Nettofliisse kurzwelliger und langwelliger
Strahlung SWi.;; und LWy, der atmospharische Fluff fithlbarer Wérme [,
der atmosphirische FluB latenter Warme Fj,; und der konduktive Warmeflufi an
der Oberseite des Meereises F, ;.. Der Term fiir Ty (5,5 = Trmett,(s,5) auf der rechten
Seite von Gl. (5.64) beschreibt den Energieiiberschufl zum oberseitigen Schmelzen
bei Erreichen oder Beibehalten der Schmelztemperatur an der Oberfliche. Dabei
ist (pL)(s. die volumetrische Umwandlungswéirme des Schnees oder des Eises. (Die
Abgabe latenter Warme an das Eis beim Zufrieren von Schmelztiimpeln an der
Oberfliche wird vernachlassigt.)

Die GI. (5.64) folgt der {blichen Formulierung der Oberflichenenergiebilanzglei-
chung in thermodynamischen Meereismodellen, d.h., Fliisse, die zur Meereisober-
flache hin gerichtet sind, werden positiv gezahlt. Da die Vorzeichen der atmosphari-
schen Wirmefliisse bereits durch das Atmospharenmodell genan umgekehrt festge-
legt sind, erscheinen sie in Gl. (5.64) mit einem negativen Vorzeichen. Der kondukti-
ve Warmeflul und die Strahlungsfliisse, die nur ein Hilfsmittel zur Bestimmung der
Oberflichentemperatur darstellen, aber nicht in die Gleichungen des Atmosphéaren-
modells eingehen, werden dagegen im Meereismodul selbst berechnet. Somit werden
sie positiv gezihlt, wenn sie zur Oberfliche hin gerichtet sind, und sie werden nega-
tiv gezahlt, wenn sie von der Oberfliche weg gerichtet sind.

Die im folgenden dargestellte Berechnung der atmospharischen Strahlungs- und
Wirmefliisse bezieht sich nicht nur auf das Meereis als untere Randbedingung fiir die
Atmosphire, sondern auch auf die offenen Wasserflachen, da die ozeanische Deck-
schichttemperatur ebenfalls mit Hilfe einer Energichaushaltsbetrachtung (siehe Ab-
schnitt 5.5.4) bestimmt wird. Die Berechnung der atmosphérischen Iliisse ist speziell
auf die Kopplung des Meereismoduls mit dem Atmosphirenmodell METRAS abge-
stimmt.

"Bei den in die Energiebilanz an der Oberseite des Meereises eingehenden atmosphérischen
Strahlungs- und Wirmefliissen kennzeichnet der Index i sowohl Eis als auch Schnee an der Oberseite
des Meereises.

8Diese FluBdichten werden im weiteren wieder als Fliisse bezeichnet.
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Die fiihlbaren und latenten Wirmefliisse

Die Bestimmung der fithlbaren und latenten Warmefliisse wurde ausfithrlich im Ab-
schnitt 3 beschrieben. Sie ergeben sich zu

Fse,(i,w) - _ﬂOCpu*(i,w)g*(i,w) (565)

und
Ea,(i,iv) = “pOlvu*(i,w)q*(i,w) . (566)

Die kurzwellige Strahlung

Der Strahlungstransfer in der Atmosphare hangt wesentlich von der Bewdlkung ab.
Im gekoppelten Atmosphare-Meereis-Modell kann in der Luftsdule mit der horizon-
talen Ausdehnung einer Gitterzelle nur zwischen wolkenlosem und vollstdndig be-
decktem Himmel unterschieden werden. Dies wird durch einen Wolkenbedeckungs-
grad ¢ = 0 bzw. ¢ = 1 gekennzeichnet. Die Festlegung des Wolkenbedeckungsgrades
erfolgt anhand der gesamten optischen Dicke der Wolken in der Luftsdule. Wird
in einer Gitterzelle in einem bestimmten Hohenbereich durch Vergleich des aktuel-
len Dampfdruckes und des Sattigungsdampfdruckes Ubersittigung festgestellt, dann
wird diese Schicht, deren Machtigkeit der vertikalen Ausdehnung der Gitterzelle ent-
spricht, als Stratuswolkendecke interpretiert. Die gesamte optische Dicke der Wolken
T, ergibt sich aus dem Produkt

7o =K, H, (5.67)

des mittleren Extinktionskoeffizienten K, = 42km™! [Feigelson, 1984] und der ge-
samten vertikalen Machtigkeit der Stratusbewolkung H.. Ist die optische Dicke in
einer Luftsaule gleich Null, dann wird auch der Wolkenbedeckungsgrad ¢ zu Null
gesetzt. Fir eine optische Dicke grofier als Null ist der Bedeckungsgrad gleich Eins.

Die kurzwellige Nettostrahlung an der Oberfliche des meereisbedeckten Ozeans wird
aus den Beziehungen

SWheti = (1 —as)SW | fiir Schnee
SWiety = (1—19) (1 —)SW | fiir Fis (5.68)
SWhet = (1 — ) SW | fiir Wasser

gewonnen. Dabel ist SW | die Globalstrahlung an der Schnee-, Eis- oder Was-
seroberfliche, mit « wird die Oberflichenalbedo bezeichnet, und der Parameter
io charakterisiert den Anteil der in das Eis eindringenden kurzwelligen Strahlung

Iy =10(1 — ) SW |.
Die Globalstrahlung wird durch

SW| = 1368 0(cos9)* fir c=0 (5.69)

1.2 cos 9+(1.0+cos ¥)ezm 10~340.0455

und

SWl _ (53.541274.5cos ¥)Vcos fir c=1 (570)

1.040.139(1.0~0.9435x) 7¢
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bestimmt. Dabei sind ¥ der Zenitdistanzwinkel der Sonne und ey, der atmosphéri-
sche Dampfdruck in 2m Hohe. Die verwendeten Beziehungen haben Zillman [1972]
fiir den unbewdlkten Himmel und Shine [1984] fiir den bedeckten Fall abgeleitet.
Der Ansatz fir den bedeckten Himmel beriicksichtigt die Mehrfachstrenung zwi-
schen der Meereis- oder Ozeanoberflaiche und den Wolken sowie die Schwichung
der Solarstrahlung durch die Wolken (Abhédngigkeit der Globalstrahlung von der
Oberflichenalbedo und der optischen Dicke der Wolken). Nach Freese [1994] werden
sowohl durch GI. (5.69) als auch durch Gl. (5.70) die integralen Effekte der Strah-

lungstransportprozesse in polaren Gebieten sehr gut erfafit.

Eine grofie Bedeutung fiir die Beschreibung der Strahlungswechselwirkung zwischen
der Atmosphire und dem meereisbedeckten Ozean hat die Festlegung der Ober-
flichenalbedo. Diese basiert fiir die Schnee- und Eisoberflichen auf einem Ansatz
von Shine und Henderson-Sellers [1985], in deip die Albedo vom Oberflachenzustand,
von der Schnee- und Eisdicke sowie von der Wolkenbedeckung abhingt. Die Wol-
ken beeinflussen sowohl die spektrale Verteilung der einfallenden Strahlung als auch
das Verhéltnis von direkter zu diffuser Strahlung. Sie schwichen die Solarstrahlung
vor allem im Bereich des nahen Infrarots. Da die spektrale Albedo von Schnee und
Eis im sichtbaren Bereich hoch und im nahen Infrarot niedrig ist, verursachen die
Wolken effektiv eine Zunahme der spektral gemittelten Albedo. Fir Oberflichen
wie diinnes, schmelzendes Fis oder Wasser ist die Albedo unabhangig von der Wel-
lenldnge klein, somit ist auch der Wolkeneinfluf} gering. In der Arktis bilden sich im
Sommer Schmelzwassertiimpel auf dem Eis. Dies fithrt zu einer erheblichen Reduk-
tion der Oberflichenalbedo und damit zur verstarkten Absorption solarer Strahlung.
Dieser Effekt wird durch eine Albedo fiir dickes schmelzendes Eis approximiert, die
fir Eisoberflichen mit Schmelztiimpeln charakteristisch ist. Die Albedo der Wasser-
oberflachen wird nach Freese [pers. Mitteilung, 1995] angesetzt. Zusammenfassend
kénnen alle verwendeten Albedowerte Tabelle 5.2 entnommen werden.

Der Anteil der Solarstrahlung, der bei fehlender Schneeauflage in das Eis eindringt,
ist ebenfalls von der Bewdlkung abhéngig. So ist Iy bei bedecktem Himmel grofier
als im wolkenfreien Fall, da die in das Eis eindringende Solarstrahlung vom Verhalt-
nis von direkter zu diffuser Strahlung abhangt. Dies wird bei der Berechnung des
Parameters zg mit Hilfe der Bezichung

o = 0.18(1 — ¢) + 0.35¢ (5.71)

nach Grenfell und Maykut [1977] beriicksichtigt.

Die langwellige Strahlung
Die langwellige Nettostrahlung LW, (i ., ergibt sich als Summe
LWiet (iwy = LW | +LW T (5.72)

der abwarts- und der aufwartsgerichteten langwelligen Strahlung an der Oberflache
des Meereises oder der offenen Wasserflachen.
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Schmelzendes Eis

ms = 0.53 (H; > 1.5m)

i = 0.472 4 0.116(H; — 1.0) i (1.0m < H; < 1.5m)
Qg = 0.2467 + 0.7049 H; — 0.8608 H? + 0.3812H3 ;(0.05m < H; < 1.0m)
Ui = 0.1+ 3.6H; s (Hi < 0.05m)

Schmelzender Schnee
Qs = 0.65 s (Hs > 0.1m)
ms = 053+ 1.2H; i (Hs <0.1m)

Blankes gefrorenes Eis

a; =0.72 s (Hi > 1.5m)
a; = 0.472 + 0.496(H; — 1.0) 1 (1.0m < H; <1.5m)
A = g J(H; £1.0m)

Trockener Schnee auf gefrorenem Eis

a, = 0.8 s (Hy > 0.05m)
as; = o; + H,(0.8 - ;)/0.05 ; (Hs < 0.05m)
Wasser

o, = 0.06 i (1. > 0)

= 0.06 (1o = 0,9 < 75°)
0y = 0.255 — 0.74 cos ¢ i (e = 0,9 > 75°)

Tabelle 5.2: Oberflichenalbedo bei unbewdlktem Himmel.
Bei bewdlkten Verhiltnissen ist die Albedo fiir alle angegebenen
Werte grofer als 0.28 um 0.07 zu erhdhen.

Nach- Messungen iiber Eisrandzonen von Freese [pers. Mitteilung, 1995] kann die
langwellige Gegenstrahlung bei unbewdlktern Himmel selr gut durch

LW | =e,04T},,,  (fir ¢=0) (5.73)

mit dem Ansatz
€q = 0.67 + 0.054/ €2y, - 1072 (5.74)

fiir das effektive atmospharische Emissionsvermégen nach Marshunova [1961] appro-
ximiert werden. Die Temperatur T 2, ist die Lufttemperatur in 2m Héhe, und o
ist die Stefan-Boltzmann-Konstante. Bei vollstindig bedecktemn Himmel emittieren
sowohl die Wolkenschicht, als auch die darunter liegenden Atmosphéarenschichten
langwellige Strahlung. Bei Stratusbewolkung kann ebenfalls nach Messungen von
Freese [pers. Mitteilung, 1995] die gesamte langwellige Gegenstrahlung an der Ober-
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flache in einfacher Weise durch
LW |l=e.o T (fiir c¢=1) (5.75)

berechnet werden. Dabei ist T, die Wolkenunterseitentemperatur, und das Emissi-
onsvermogen der Wolke wird mit €, = 1 angesetzt,.
Die aufwértsgerichtete langwellige Strahlung folgt dem Stefan-Boltzmann-Gesetz

LW T = — €ur (s;iw) T T:ur’(s’i,w) , (5.76)
wobei das Emissionsvermégen der Oberfliche mit €54, = 0.99 fiir Schnee und mit
Esur (i) = 0.97 fiir Eis und Wasser festgelegt wird.

Zur Bestimmung der vertikalen Temperaturverteilung im Meereis

In mesoskaligen Atmospharenmodellen wie dem Modell METRAS ist es aufgrund
der sehr kleinen Zeitschritte? {iblich, die in die Energiebilanz der Oberfliche ein-
gehenden atmosphérischen Fliisse unter Verwendung der Oberflichentemperatur
des vorherigen Zeitschrittes zu berechnen [Schliinzen et al., 1996a]. Dementspre-
chend wird auch im gekoppelten Atmosphire-Meereis-Modell verfahren. Die in die
Energiebilanz der Meereisoberflache eingehenden atmosphirischen Strahlungs- und
Wiarmefliisse werden also mit Hilfe der Oberflichentemperatur des Meereises zum
vorherigen Zeitschritt bestimmit.

Nach Gl. (5.64) muf} die Gesamtbilanz der atmosphérischen Fliisse und des kon-
duktiven Warmeflusses fiir eine Oberflichentemperatur unterhalb des Schmelzpunk-
tes ausgeglichen sein. Demnach gilt fiir den konduktiven Warmeflufl

FC,tOP = —(Swfnet,i + LWnet,i - Fse,i - Fla,i) . (577)

Somit ist der Temperaturgradient an der Schnee- oder Eisoberfliche zum aktuellen
Zeitschritt bekannt. Es ist
or _ Feiop

82 H=0 B k(s,i)

(5.78)

Mit Kenntnis dieser oberen Randbedingung kann nun Gl. (5.52) oder Gl. (5.55)
zur Bestimmung des vertikalen Temperaturprofiles T'(z) im Schnee und im Eis zum
aktuellen Zeitschritt gelést werden. Damit ist gleichzeitig die aktuelle Oberflichen-
temperatur Ty, (5 bekannt. Liegt diese iiber oder am Schmelzpunkt, dann wird die
Oberflaichentemperatur gleich der Schmelztemperatur gesetzt, die korrespondieren-
de Temperaturverteilung im Meereis bestimmt und oberseitiges Schmelzen nach Gl.
(5.64) berechnet.

°In der verwendeten Version des Modells METRAS ist er auf 40 s begrenzt (siche Abschnitt
2.3.2).
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5.5.3 Die Energiebilanz an der Unterseite des Meereises

Die siidliche Grenze der Eisrandzonen in der Arktis wird sowohl im Sommer als auch
im Winter entscheidend durch das Schmelzen des Meereises an seiner Unterseite kon-
trolliert. Hauptursache dafiir ist eine Advektion des Meereises in Gebiete mit einer
Temperatur der ozeanischen Deckschicht iiber dem Gefrierpunkt. Umgekehrt kann
aber auch durch Zirkulationsprozesse im Ozean warmeres Meerwasser unter das Eis
transportiert werden. In den Sommermonaten spielt zusétzlich die Absorption kurz-
welliger Strahlung im Ozean eine grofe Rolle fir die Erwarmung der ozeanischen
Deckschicht und somit fiir die Massenbilanz des Meereises.

Der Energieaustausch zwischen Ozean und Meereis wurde bisher nur in wenigen
Meflkampagnen verlaflich bestimmt. Danach betragt der Warmefiu vom Ozean
zum Meereis im Jahresmittel etwa 5 Wm™2. Er unterliegt aber starken saisonalen
Schwankungen, wobei maximale Werte im Sommer mit bis zu 60 Wm™? [Maykut und
McPhee, 1995] erreicht werden. Die groiten Warmefliisse vom Ozean zum Meereis
mit Werten bis zu 200 Wim=? wurden jedoch in den Eisrandzonen gemessen [McPhee
et al., 1987]. Diese bedeutenden Wirmefliisse aufgrund relativ hoher Deckschicht-
temperaturen fithren zu. sehr grofen Schmelzraten. So registrierte Josherger [1987]
Schmelzraten zwischen 0.4m d~! und 0.7m d"! bei der Drift des Meereises in einem
Gebiet mit einer Wassertemperatur von etwa 276 /.

Um die starke Abhingigkeit des unterseitigen Schmelzens von der ozeanischen Deck-
schichttemperatur moglichst realititsnah zu erfassen, wird die Energiebilanz an der
Unterseite des Eises neu formuliert. Sie lautet

Fse,bot - Fc,bot = _(pL)z T" . (579)
H=H:+H;

Dabei sind F. o der konduktive Warmefluf im Eis und Fle po¢ der turbulente fithl-
bare ozeanische Warmeflu an der Unterseite des Eises. Auch diese Warmefliisse
sind wieder pro Einheitsfliche definiert. Die Gl. (5.79) gibt an, daff das Eis bei einer
positiven Bilanz der beiden Warmefliisse schmilzt, bei einer negativen Bilanz jedoch
Gefrieren von Meerwasser an der Unterseite des Eises stattfindet. Letzteres tritt bei
einem in das Meereis gerichteten konduktiven Warmefluf auf, der nicht mehr nur
allein durch den ozeanischen Warmeflul ausbalanciert werden kann. Hauptursache
dafiir ist eine starke Abkiithlung der Meereisoberfliche, die z.B. strahlungsbedingt
sein kann oder durch eine labile thermische Schichtung in der Prandtl-Schicht her-
vorgerufen wird.
Der konduktive Warmefluf} im Eis wird an der Grenzfliche zum Wasser durch
Fc,bot = ki '8_1: (580)
Z \H=H.+H,

bestimmt, und der turbulente fithlbare ozeanische Warmeflufl an der Unterseite des
Eises wird nach Morison et al. [1987] mit

Fse,bot = Pw Cp,w Chyi,g,0c Uxi,g,0c (Tw - Tf) (581)
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[o9)
o

parametrisiert. Wie iiblich bezeichnen in diesem Ansatz p,, die Dichte des Meerwas-
sers und ¢, , die spezifische Warmekapazitat des Meerwassers bei konstantem Druck.
Analog zu den Betrachtungen in der Atmosphére stellt cp ; 4 o €inen Transferkoeffizi-
ent fiir fiihlbare Warme dar. Weiterhin ist w,; g oc die Schubspannungsgeschwindigkeit
unter dem Eis fir die Relativbewegung gegeniiber dem geostrophischen Ozeanstrom,
und (7T, — 1Y) ist die Differenz zwischen der die gesamte ozeanische Deckschicht cha-
rakterisierenden Temperatur T, und der Gefrierpunktstemperatur an der Unterseite
des Eises T7.

Der Ansatz (5.81) entspricht Beobachtungen [Josberger, 1987), wonach mit groBer
werdender Differenz zwischen dem Gefrierpunkt und der tatsédchlichen Wassertem-
peratur sowie mut steigender Driftgeschwindigkeit des Eises relativ zur Ozean-
stromungsgeschwindigkeit die Schmelzrate des Eises rasch anwéchst.

Bei Messungen der turbulenten fithlbaren ozeanischen Warmeflisse blieb der
Transferkoeffizient c¢p 4, flr einen weiten Variationsbereich von EinfluBfaktoren
wie z.B. der Schmelzrate, der relativen Driftgeschwindigkeit des Meereises gegeniiber
dem geostrophischen Ozeanstrom und der Deckschichttemperatur nahezu konstant
[Josberger, 1987]. Im Meereismodul fiir das Atmosphirenmodell METRAS ergab
sich mit ¢, g e = 0.006 [Maykut und McPhee, 1995] die beste Ubereinstimmung von
modellierten und in der Literatur angegebenen Schmelzraten. Die Schubspannungs-
geschwindigkelt . 4,0 wird iterativ aus der komplexen geostrophischen Beziehung

Usi,g,0c [hl <u*i,g,oc) — B - ZBQ}

ke f 20ibot
nach Morison et al. [1987] gewonnen. Dabei sind u; wieder der Driftgeschwindig-
keitsvektor des Meereises, u, .. der Vektor des geostrophischen Ozeanstromes, « die
von Karman Konstante und f der Coriolisparameter. Fiir die Rauhigkeitslange der
Eisunterseite wird ein Wert von zpipe: = 0.1m nach Maykut und McPhee [1995]
verwendet. By und B, sind Ahnlichkeitsparameter, die nach Morison et al. [1987]
mit By = By = 2.0 angesetzt werden.

(5.82)

s = Ugoc] =

Der Flutungseffekt

Ist die Schneelast auf dem Eis so machtig, dafi die Grenzfliche zwischen Schnee und
Eis unter die Wasseroberfliche gedriickt wird, dann setzt das sog. Fluten ein. Dabei
gefriert das in den Schnee einstrémende Wasser und bewirkt somit die Umwandlung
eines Teils der Schneedecke in Eis. Die Zunahme der Eisdicke und die entsprechende
Abnahme der Schneedicke werden so berechnet, daf die neu entstehende Grenzflache
zwischen Schnee und Eis mit der Wasseroberfliche identisch ist. Fiir die Anderung
der Schnee- bzw. der Eisdicke gilt

(5.83)

AHI = _AH = T, - (M)

Pw

In der Arktis tritt der Flutungseffekt hauptsichlich nur in den Eisrandzonen auf.
Wird das im Winter schneebedeckte Eis in Gebiete mit einer Deckschichttemperatur
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iiber dem Gefrierpunkt advehiert, dann schmilzt das Eis von seiner Unterseite her
ab. Durch die sich stindig verringernde Eisdicke tritt schliefilich die Flutung der
Eisschollen ein.

5.5.4 Die Temperatur der ozeanischen Deckschicht

Von der Temperatur der ozeanischen Deckschicht hingen einerseits die Strahlungs-
und Wirmefliisse zwischen Atmosphéire und Ozean und andererseits Schmelz- und
Gefriervorginge des Meereises ab. Im Meereismodul fiiv das Atmosphirenmodell
METRAS wird die ozeanische Deckschicht, deren Tiefe H,; auf 30m [Lemke und
Manley, 1984] festgelegt ist, vertikal nicht aufgelést. Die gesamte Deckschicht wird
durch die Temperatur T, charakterisiert, d.h., innerhalb einer Gitterzelle wird
vollstdndige Durchmischung des Deckschichtwassers vorausgesetzt. In der Natur
wird die oberflichennahe Durchmischung des Ozeans vor allem durch die Relativ-
bewegung des Meereises gegeniiber dem Wasser hervorgerufen. So gelangt durch
Wiarmezufuhr aus der Atmosphire oder durch die Absorption kurzwelliger Strah-
lung in eisfreien Gebieten erwirmtes Wasser auch an die Unterseite der Eisschol-
len, wo es Schmelzen verursachen kann. Die Annahme vollstandiger Durchmischung
wird auch durch Messungen gerechtfertigt, die zeigen, daff horizontale und verti-
kale Temperaturgradienten im Deckschichtwasser i.a. klein sind, sofern die offenen
Wasserflachen zwischen dem Meereis eine Breite von mehreren Kilometern nicht
tiberschreiten [Maykut und Perovich, 1987].

Der Energiehaushalt der Deckschicht wird im wesentlichen durch den Energieaus-
tausch mit der Atmosphére, den Gefrier- und Schmelzvorgangen des Meereises und
dem Wirmeaustausch mit dem tieferen Ozean bestimmnt.

Im Meereismodul wird die fiir eine Gitterzelle reprasentative Flache als ideali-
siertes System von Eisschollen und offenen Wasserflichen angenommen, wobet alle
Schollen einer Eisdickenklasse den gleichen Abstand haben.

Die Berechnung der Deckschichttemperatur basiert auf Energiehaushaltsbetrach-
tungen fiir drei Wasservolumina pro Eisdickenklasse, dem Wasser zwischen den FEis-
schollen bis zu deren Tiefgang Hy, dem darunter befindlichen Wasser bis zur Tiefe
der Deckschicht H,,; und dem Wasser unter dem Eis. Die separat fiir jedes dieser
Wasservolumina bestimmten Temperaturen (siehe Abb. 5.5) ergeben als volumen-
gewichtetes Mittel iiber alle Eisdickenklassen die Deckschichttemperatur 7,. Auch
in diesem Abschnitt wird wieder auf die Kennzeichnung einer Abhangigkeit von der
Eisdickenklasse durch den Index icl verzichtet. Die Energiehaushaltsgleichungen fiir
die drei beschriebenen Wasservolumina werden exemplarisch flir eine Eisdickenklas-
se angegeben.

Entsprechend den beiden Teilvolumina unter den eisfreien Flachen muf} die in der
gesamten Wassersdule absorbierte Solarstrahlung in zwei Teile aufgespalten werden.
Nach Maykut und Perovich [1987] wird dazu ein Parameter i, (H,) eingefiihrt, der
den Anteil der an der Wasseroberfliche nicht reflektierten Solarstrahlung beschreibt,
der durch die Wasserschicht der Dicke H, transmittiert wird. Der Betrag von z,,
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Abbildung 5.5: Hilfsgroflen zur Bestim-
mung der Deckschichttemperatur 7.,.

hingt von der spektralen Verteilung der Solarstrahlung (Einfluf der Bewdlkung)
und den absorbierenden Eigenschaften des Wassers ab. Maykut und Perovich [1987]
bestimmen %, fiiv klares, arktisches Wasser und einfallende solare Spektren sowohl
bei unbewdlktem als auch bei bewdlktem Himmel. Fir den bis zum Tiefgang der
Schollen absorbierten Anteil der Solarstrahlung ergibt sich

(1= iu)(1 = )SW | = ar + as Hy SW | . (5.84)

Bei unbewolktern Himmel gelten fir die Parameter aq und a; die Werte a; = 0.5676
und @, = 0.1046. Bei bedecktem Himmel sind a; = 0.3938 und a; = 0.1208. Der
Anteil 7,(1 — ay)SW | wird im Wasser unterhalb des Tiefgangs der die offenen
Wasserflachen umgebenden Eisschollen absorbiert.

Damit lautet die Energiehaushaltsgleichung fiir das Wasser zwischen den Eis-
schollen bis zu deren Tiefgang

net = (1 —_ Zw)(l — Qw)SLV l, +Lwlnet,u/ - Fse,w - Fia,zu

wl
, 1 9L,

wobel wieder alle Fliisse, die diesem Wasservolumen Energie zufithren, positiv
gezahlt werden. Der letzte Term auf der rechten Seite von GL.(5.85) beschreibt den
Energieverlust des Wassers durch laterales Schmelzen an den Schollenrdndern bei ei-
ner Wassertemperatur iiber dem Gefrierpunkt. Dabei ist agt“’ die zeitliche Anderung
des Schollenabstandes durch laterales Schmelzen. Auf die Berechnung der vertikal
ither die gesamte Schnee- und Eisdicke gemittelten lateralen Schmelzrate wird im

niachsten Abschnitt eingegangen.
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Die Temperatur des Wassers zwischen den Schollen bis zur Tiefe H, ergibt sich aus
der Temperatur der Deckschicht zum vorherigen Zeitschritt 72~! mit Hilfe von

’ w1, [ QuitDt .

=17+ ((pc)de> . (5.86)
Dabei sind (pc),, die volumetrische Warmekapazitat des Meerwassers und At die
Liange des aktuellen Zeitschrittes. Falls die nach Gl. (5.86) berechnete Temperatur
kleiner als die Gefrierpunktstemperatur 7% ist, dann wird die Bildung von Neueis auf
den offenen Wasserflichen modelliert (siche Abschnitt 5.5.5) und dem verbleiben-
den Wasser zwischen den Schollen bis zu deren Tiefgang wird die Temperatur 7.,
zugeordnet, welche dem Gefrierpunkt 7' entspricht. Weiterhin wird angenommen,
daB sich bei oberseitigem oder lateralem Schmelzen des Meereises das entstehende
Schmelzwasser mit dem Wasser zwischen den Schollen bis zu deren Tiefgang ver-
mischt. Mit Hilfe einer volumengewichteten Mittelung der Temperatur T, und der
Schmelztemperatur des Schnees oder des Eises ergibt sich in diesem Fall die Tempe-
ratur Ty, fiir das Wasser zwischen den Schollen bis zu deren Tiefgang. Liegt weder
Gefrieren noch Schmelzen vor, dann wird T, = T, gesetzt.

Fiir das Wasser unter den eisfreien Flachen zwischen dem Tiefgang der Schollen

Hy und der Tiefe der gesamten Deckschicht H,,; gilt die Energiehaushaltsgleichung

Zebtl - Zw(l - Q’w)SW l +Foc B (587)

wobel F,. den Warmeflul aus dem tieferen Ozean bezeichnet. Dieser Fluff wird
raumlich und zeitlich konstant vorgeschrieben. Die entsprechende Temperatur des
Wasservolumens folgt aus

_ Qui it
Tyt = 177" v . .
w=Tr"+ ((pc)w(Hm; T (5.88)

Fiir das Wasser unter den Eisschollen gilt schlieilich die Energiehaushaltsglei-
chung

net __ _Fse,bot + Fbc fir Hs >0
W — Fepot + Foc +10(1 — o) SW | exp (— K;: H,) fir Hy=0 .
(5.89)
Damit kann auch die Temperatur fir das dritte Teilvolumen des einer Eisdicken-
klasse zugeordneten Deckschichtwassers bestimmt werden. Es gilt

] Qu
[A— Tn 1 woe ) .
wbi w + <(pc)w(Hml . Hd) (5 90)

Falls das Eis unterseitig schmilzt, dann wird das entstehende Schmelzwasser mit
dem Wasser unter den Eisschollen vermischt. Mit Hilfe einer volumengewichteten
Mittelung der Temperatur T, ,. und der Schmelztemperatur des Eises wird die Tem-
peratur Ty, fir das Wasser unter den Eisschollen bestimmt. Findet kein unterseitiges

Schmelzen statt, dann wird Ty = Ty,

gesetzt.
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Nun werden die fiir jede Eisdickenklasse separat berechneten Temperaturen T,
Lo und Ty volumengewichtet gemittelt. Daraus ergeben sich die Temperaturen
des jeder einzelnen Eisdickenklasse zugeordneten Deckschichtwassers. Diese Tempe-
raturen werden abschlieBend aufgrund der Annahme der vollstandigen Vermischung
des gesamten ozeantschen Deckschichtwassers in einer Gitterzelle nocheinmal vo-
lumengewichtet gemittelt. Damit liegt die Wassertemperatur 7,7 fiir den aktuellen
Zeitschritt vor.

Fiir die beiden Grenzfille des offenen Ozeans und einer vollstandig mit Meereis be-
deckten ozeanischen Deckschicht vereinfacht sich das oben angegebene Verfahren
zur Berechnung der Deckschichttemperatur.

So wird der Energiehaushalt einer ozeanischen Deckschicht ohne Meereisbe-
deckung durch die Strahlungs- und Warmefliisse an der Wasseroberflaiche und dem
Wiarmeflufl aus dem tieferen Ozean F,. bestimmt. Es gilt

ot = (1 - O.’w)SM;/ l +L‘/p‘net,w - Fse,w - Fyla,u/ + Foc . (591)

wo

Die Temperatur des Deckschichtwassers zum aktuellen Zeitschritt T7% ergibt sich zu

n o__ n—1 Q?uetAt
T =Tr ' (7(0% Hm,> . (5.92)

Falls die nach Gl. (5.92) berechnete Temperatur kleiner als die Gefrierpunktstem-
peratur I ist, dann wird auch hier die Bildung von Neueis modelliert und die
Deckschichttemperatur wird auf den Gefrierpunkt 7 gesetzt.

Im Fall der vollstindig mit Meereis bedeckten ozeanischen Deckschicht wird nur
das oben beschriebene Verfahren zur Berechnung der Temperatur 7,,; angewendet.
Dann wird die ozeanische Deckschichttemperatur zum aktuellen Zeitschritt 77 nach
dem Konzept der vollstdndigen Durchmischung als volumengewichtetes Mittel der
einzelnen eisdickenklassenspezifischen Deckschichttemperaturen 7,,; bestimmt.

Das angegebene Verfahren berticksichtigt keinen Austausch von Deckschichtwasser
zwischen den einzelnen Gitterzellen. Es ist damit gut zur Bestimmung der Deck-
schichttemperatur geeignet, wenn der Wiarmeaustausch mit der Atmosphire und
dem tiefen Ozean die entscheidende Rolle bei der Erwarmung oder Abkiihlung des
Wassers spielt. Falls die Deckschicht in einer Region jedoch sehr stark durch eine
Advektion von Wassermassen in dieses Gebiet gepragt ist, und der Energieaustausch
mit der Atmosphére die Temperatur dieser Meeresstromung (iber einen kurzen Zeit-
raum nur geringfiigig verandert, dann sollte die Deckschichttemperatur im Meereis-
modul zeitlich konstant vorgegeben werden.
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5.5.5 Die zeitliche Anderung der Eiskonzentration durch
thermodynamische Prozesse

Innerhalb des Meereismoduls fiir das Atmosphdrenmodell METRAS werden drei
thermodynamische Prozesse behandelt, die zu einer Anderung der Eiskonzentration
fiihren. Dies sind:

@ die Entstehung offener Wasserflichen durch vollstandiges vertikales Schmelzen
von Schollen,

® das laterale Schmelzen an den Seitenflichen der Schollen,

¢ die Neueisbildung auf offenen Wasserflichen.

Entstehung offener Wasserfliichen durch vollstédndiges vertikales Schmel-
zen

Hierbei andert sich nur der Bedeckungsgrad in der Eisdickenklasse 1. Schmilzt das
Meereis dieser Klasse nach Gl. (5.64) oder Gl. (5.79) vollstandig ab, dann wird der
Bedeckungsgrad in der Eisdickenklasse 1 gleich Null gesetzt.

Laterales Schmelzen

Sofern die Meereisdecke auf dem Ozean nicht vollstandig geschlossen ist, tritt bei
Wassertemperaturen tiber dem Gefrierpunkt laterales Schmelzen an den Seiten-
flichen der Eisschollen auf. Dies fithrt zu einer Abnahme der Eiskonzentration.

Aus Laboruntersuchungen bei turbulenter Stromung an Schollenseitenflichen lei-
tet Josberger [1979] den Ansatz

M, = my(Ty — T)™ (5.93)

zur Berechnung der vertikal gemittelten lateralen Schmelzrate A, ab, die nach May-
kut und Perovich [1987] 22k entspricht. Messungen von Perovich [1983] zeigen, daf
die Parameter m; und mq, dhnlich wie Transferkoeflizienten mit denen der Warme-
austausch an der Ober- und Unterseite des Meereises beschrieben werden kann,
von verschiedenen Einfluffaktoren abhingig sind. Im Meereismodul fiir das At-
mosphirenmodell METRAS werden die beiden Parameter mit m, = 2.85- 10" ms™!
und m, = 1.36 nach Josberger [1979] festgelegt, da mit diesen Werten die realistisch-

sten lateralen Schmelzraten bestimmt werden konnten.

Die Beziehungen zur Berechnung der zeitlichen Anderung der Schollenlénge bzw.
des Schollenabstandes durch laterales Schmelzen lauten somit

aLi ic 5
il = —27711(Tw — Tf)m2 (DQ“L)
8t ther,m
und oL
w,icl — 2777,1(Tw _ Tf)mz . (595)
at therdm
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wobel my = 2.85- 10" ms~! und ms = 1.36 sind. Damit werden die Anderun-

gen der Schollenldnge und des Schollenabstandes durch laterales Schmelzen als von
der Meereisdicke unabhangig behandelt. Der Ansatz (5.94) gewéhrleistet, dafl ein
Ensemble kleinerer Schollen eine gréBere Anderung der Eiskonzentration zur Folge
hat. als ein Ensemble grofierer Schollen, bezogen auf die gleiche Flache. Mit Hil-
fe der Bestimmungsgleichung fiir die Eiskonzentration aus der Schollenlinge und
dem Schollenabstand nach Hanssen-Bauer und Gjessing [1988], die in der allg. Form
A = L lautet, kann der durch laterale Schmelzprozesse veranderte Bedeckungs-

(Li+Lew) . o . o )
grad des Meereises in jeder einzelnen Eisdickenklasse berechnet werden.

Neueisbildung

Ist die Bilanz der Strahlungs- und Warmefliissse an der Oberflache einer bereits bis
auf den Gefrierpunkt abgekiihlten ozeanischen Deckschicht negativ, dann kommt es
zur Bildung von Neueis, dessen Volumen aus dem Energiedefizit berechnet werden
kann. Da offene Wasserflichen i.a. nicht sofort flichendeckend zufrieren, versucht
man auch in Meereismodellen, das neu gebildete Eis nur einem bestimmten An-
teil der offenen Wasserflichen zuzuordnen (siehe z.B. Gl. (5.3) im Abschnitt 5.1).
Im Meereismodul fir das Atmospharenmodell METRAS soll das Zufrieren offener
Wasserflachen unter moglichst detaillierter Erfassung der tatsdchlich ablaufenden
Prozesse behandelt werden.

Nach Beobachtungen bildet sich auf einer offenen Wasserfliche nur unter nahezu
windstillen Bedingungen eine gleichférmige Haut von Eiskristallen, welche dann
vertikal nach unten wachst. Schon bei schwachen Winden verdriften die neu ent-
standenen Eiskristalle. Sobald sie auf die umgebenden Eisschollen treffen, sammeln
sie sich bis zu einer bestimmten Tiefe, der sog. Sammlungstiefe, an deren Réndern
an. Somit bleibt anfinglich der grofite Teil der offenen Wasserfliche eisfrei und wei-
ter der kalten Luftstromung ausgesetzt. Es finden also gleichzeitig Eisbildungs- und
Eisadvektionsprozesse statt. Die mit Neueis bedeckte Flache vergrofiert sich fortlau-
fend, bis schliefilich die gesamte ehemals offene Wasserflache eisbedeckt ist. Durch
solch ein typischerweise vorwiegend horizontales Wachsen der Neueisschicht entsteht
mehr Eis als durch rein vertikales Wachstum unter nahezu windstillen Bedingungen,
wie auch Bauer und Martin [1983] anhand von Modellrechnungen zeigen.

Bauer und Martin {1983] untersuchen das Zufrieren offener Wasserflichen, deren
Ausdehnung etwa der Grofie subskaliger Wasserflichen ohne Eisbedeckung im gekop-
pelten Atmosphéire-Meereis-Modell entspricht. Bauer und Martin [1983] geben die
Sammlungstiefe des Neueises sowie die Zeitspanne (Schliefizeit) bis zur vollstandigen
Bedeckung ehemals offener Wasserflichen in Abhéngigkeit von der Windgeschwin-
digkeit, der Lufttemperatur und des Abstandes der die offenen Wasserflichen, z.B.
eine Rinne, begrenzenden Eisschollen an. Fiir Lufttemperaturen zwischen 263 K und
233 K und eine Windgeschwindigkeit von 10m s~ ergehen sich Sammlungstiefen
von 0.07m und 0.15m fiir eine 50m bzw. 500 m breite Rinne. Die entsprechenden
SchlieBzeiten betragen wenige Stunden bzw. bis zu etwa anderthalb Tagen, je nach
herrschender Lufttemperatur.
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Ist die nach Gl. (5.86) berechnete Temperatur 77, des Wassers zwischen den Schollen
einer bestimmten Eisdickenklasse bis zu deren Tiefgang Hy, dessen Temperatur zum
vorherigen Zeitschritt noch tiber dem Gefrierpunkt geldgen haben kann, niedriger
als die Gefrierpunktstemperatur Ty, dann entspricht der Anteil

(T T3

net’ _ ~Mynet (ﬂc)de =

wl T wwl

(5.96)

der nach GI. (5.85) berechneten Energie Q75 dem Energiedefizit des oberflachen-
nahen Wassers, das durch die bei der Bildung von Neueis freiwerdenden Erstar-
rungswirme ausgeglichen wird'©.

Mit Hilfe von Q¢ wird die Dicke H’; des Neueises berechnet, die einer vollstandi-
gen, homogenen Bedeckung der einer Eisklasse zugeordneten offenen Wasserflachen
entsprechen wiirde. Sie ergibt sich zu

net’
= Sl B (5.97)
" (pL);

In dhnlicher Weise wird verfahren, wenn nach Gl. (5.92) fiir eine Deckschicht ohne
Meereisbedeckung in einer Gitterzelle eine Temperatur unterhalb des Gefrierpunk-
tes bestimmt wird.

Es wird angenommen, da8 das neu gebildete Eis so verdriftet, daff es sich an den
Réandern umgebender Eisschollen ansammelt. Diese Drift, relativ zu den &lteren
Schollen, kommt zum Stillstand, wenn das Neueis seine Sammlungstiefe erreicht.
Aufgrund der oben beschriebenen Ergebnisse von Bauer und Martin [1983] wird
die Sammlungstiefe auf 0.1 m festgelegt. Dies entspricht der Grenze zwischen der
ersten und der zweiten Eisdickenklasse. Uberschreitet die Dicke des Neueises 0.1 m.
dann geht das Eis in die Eisdickenklasse 2 tiber. Flir das gesamte Meereis ab der
Eisdickenklasse 2 wird im rein thermodynamischen Modus des Meereismoduls keine
Drift mehr zugelassen, so daB ein allmahliches Schlieflen der offenen Wasserflichen
eintritt!!,

Die Driftgeschwindigkeit ui'! des Neueises in der Eisdickenklasse 1 wird sowohl im
rein thermodynamischen Modus als auch im dynamisch-thermodynamischen Modus
aus der Beziehung

. 7..icll
= (5.98)

[tg,0c
PwCsd,i,g,0oc

gewonnen. Diese basiert auf der Annahme freier Drift, wobei fiir das diinne Neueis
mit sehr kleiner Masse der Einflul der Corioliskraft und der Formwiderstand im
Ozean vernachlassigt werden.

10@net und 77, miissen auch berechnet werden, wenn die Deckschichttemperatur konstant vor-
gegeben wird. Liegt diese am Gefrierpunkt, dann kann es je nach Bilanz der Strahlungs- und
Wairmefliisse an der Wasseroberfliche zur Neueisbildung kommen.

"Tm rein thermodynamischen Modus kann das Neueis in der Eisdickenklasse 1 nicht iiber die
Gitterzellengrenzen hinweg verdriften.
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Im dynamisch-thermodynamischen Modus ist zu beachten, daf i dynamischen Teil
des Meereismoduls schon ein Transport (Advektion) des Meereises aller Eisdicken-
klassen, also auch der Klasse 1, berechnet wurde. Wie in Abschnitt 5.4 dargestellt,
wird durch die fir das Meereis aller Eisdickenklassen gleich grofie Advektionsge-
schwindiglkeit u; die mittlere Bewegung der gesamten Eisdecke approximiert. Uber-
steigt die aus Beziehung (5.98) gewonnene Driftgeschwindigkeit des Neueises in der
Eisdickenklasse 1 die mittlere Advektionsgeschwindigkeit, dann verdriftet das Neu-
eis in Klasse ! im thermodynamischen Teil der gesamten Meereismodulrechnung
innerhalb eines Zeitschrittes nocheinmal mit der Differenzgeschwindigkeit zwischen

icll
Ui

und ;.
Unter Kenntnis der bei der Drift zuriickgelegten Strecke kann abschliefend die
Dicke des Meereises in der Eisdickenklasse 1 und der dazugehérige Bedeckungsgrad

zum alituellen Zeitschritt berechnet werden.

Sind nach Berlicksichtigung aller drei angegebenen Prozesse, die zu einer zeitlichen
Anderung der Eiskonzentration fithren kénnen, die Bedeckungsgrade in den einzel-
nen Eisdickenklassen bekannt, dann ist der Gesamtbedeckungsgrad des Meereises
aus der Summe der FEinzelbedeckungsgrade berechenbar. Damit ist auch die Kon-
zentration der offenen Wasserflichen festgelegt. Abschlieffend werden die Schollen-
abstande fir die einzelnen Eisdickenklassen diagnostisch bestimmt.

Am Ende der thermodynamischen Berechnungen wird gepriift, ob das Meereis durch
Schimelz- oder Gefriervorginge die Unter- bzw. Obergrenze der Meereisdicke seiner
jeweiligen Eisklasse unter- bzw. liberschritten hat. Ist dies der Fall, dann geht es
in die néchsttiefere bzw. -hohere Eisdickenklasse tiber. Sind diese Eisdickenklas-
sen schon besetzt, dann werden die Bedeckungsgrade addiert, die Schnee- und Eis-
dicken sowie die Schollenlangen flichengewichtet gemittelt, die Temperaturprofile
im Schnee und im Eis volumengewichtet gemittelt und diagnostisch neue Schollen-
abstande bestimmt.

5.5.6 Das vertikale Gitter im Meereis

Das vertikale Gitter im Meereis besitzt eine quasi-feste Gitterweite, die fiir die
Schichten 1 bis N-1 fest und fiir die Schichten 0 und N variabel ist. Dabei unterliegen
die Gitterweiten der Schichten 0 und N der Beschriankung 0.5-Az < Azg v < 1.5-Dz,
wobei Az die feste Gitterweite der Schichten 1 bis N-1 ist. Diese feste Gitterweite
betrdgt im Schnee I ¢ und im Eis 10 em. Nur in der Eisdickenklasse 1 betrdgt die
feste Gitterweite im Eis ebenfalls 1 ¢m. Durch Schmelz- oder Gefriervorgénge kann
pro Zeitschritt jeweils ein Gitterpunkt an der Ober- und Unterseite des Meereises
wegfallen oder neu hinzu kommen. Durch die Wahl variabler Gitterweiten der Schich-
ten 0 und N miissen nur die Temperaturen an den neuen Gitterpunkten festgelegt
werden. Eine Umkonfiguration des gesamten Vertikalgitters wird jedoch vermieden.
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5.6 Zeitliche und rdumliche Kopplung mit dem
Atmospharenmodell

Wie eingangs beschrieben, kann das Meereismodul im rein dynamischen Modus mit
einem gréfieren Zeitschritt als das Atmosphérenmodell METRAS betrieben werden.
Die Verwendung des maximal méglichen Zeitschritts, welcher durch das Stabilitats-
kriterium fiir die numerische Berechnung der Advektion begrenzt wird und im Be-
reich von einigen Stunden liegt, wiirde zu einer abrupten, starken Anderung der
unteren Randbedingungen fiir das Atmosphéarenmodell fithren. Deshalb wird auf-
grund einer Reihe von Testrechnungen der Zeitschritt des Meereismoduls im rein
dynamischen Modus so festgelegt, dafl sich der Gesamtbedeckungsgrad des Meer-
eises in einer Gitterzelle wihrend dieses Zeitschrittes um nicht mehr als 1% bis 2%
verandern kann. Fiir die Modellexperimente dieser Arbeit betrdgt er 5 Minuten.

Durch die unterschiedlichen Modellgitter des Atmosphérenmodells (ARAKAWA-
C-Gitter) und des Meereismoduls (ARAKAWA-B-Gitter) werden bei ihrer Kopplung
bestimmte raumliche Interpolationen und Mittelungen notwendig, die jedoch nicht
im Detail vorgestellt werden sollen.

5.7 Initialisierung und Randbedingungen

Unter konstanter Vorgabe der Oberflichentemperatur der offenen Wasserflachen so-
wie des Bedeckungsgrades, der Dicke des Schnees und des Eises, der Schollenldnge,
des Schollenabstandes und der Oberflichentemperatur des Meereises jeder einzel-
nen Eisdickenklasse wird zunéichst das Atmospharenmodell ohne das Meereismodul
bis zum Erreichen eines anndhernd stationaren Strémungszustandes integriert. Dann
beginnt die gekoppelte Modellrechnung, wobei fiir die Driftgeschwindigkeit des Meer-
eises zwischen zwei Anfangsbedingungen gewahlt werden kann. Zum einen ist dies
|u;| = 0m s7!, zum anderen kann ein den stationéren atmosphérischen Strémungs-
verhaltnissen entsprechendes stationires Feld der Driftgeschwindigkeit des Meereises
berechnet werden. Die Temperaturprofile im Schnee und im Eis werden anfinglich
linear vorgegeben.

Fiir den Bedeckungsgrad, die Dicke des Schnees und des Eises, die Schollenlénge,
den Schollenabstand und fiir das vertikale Temperaturprofil des Meereises jeder ein-
zelnen Eisdickenklasse wird die gleiche seitliche Randbedingung wie fiir die skalaren
GréBen im Atmosphiarenmodell METRAS (siehe Abschnitt 1.4) verwendet, d.h., der

randnormale Gradient dieser Grofien verschwindet.



6 Numerische Experimente mit
dem gekoppelten
Atmosphare-Meereis-Modell

Im folgenden werden zunichst rein dynamisch und rein thermodynamisch bedingte
Veranderungen des Meereises und deren Wirkung auf die atmospharische Grenz-
schichtstromung getrennt voneinander untersucht. Der Einflu8 der Meereisbewe-
gung wird fir die beiden tiber Eisrandzonen typischen Situationen einer ab- und
einer aufeisigen Strémung studiert. In den Experimenten mit dem rein thermo-
dynamischen Teil des Meereismoduls werden Kaltluftausbriiche iiber Eisrandzonen
mit Wassertemperaturen am und deutlich iiber dem Gefrierpunkt simuliert, so dafl
schon kurzfristig durch Neueisbildung bzw. rasches Schmelzen des Meereises erheb-
liche Modifikationen der Eisdecke und der atmosphéirischen Grenzschichtstréomung
auftreten. Abschliefend wird ein Kaltluftaushruch tber eine Eisrandzone mit einer
ozeanischen Deckschichttemperatur oberhalb des Gefrierpunktes untersucht, wobei
das vollstindige dynamisch-thermodynamische Meereismodul an das Atmosphéren-
modell gekoppelt wird.

Das Atmospharenmodell wird bei allen Experimenten zunéchst ohne das Meereismo-
dul bis zum Erreichen eines ann&hernd stationdren Strémungszustandes integriert.
Dieser wurde fiir die vorgegebenen Stromungssituationen bereits im Abschnitt 4.2
ausfithrlich diskutiert. Die gekoppelten Simulationen werden fiir den Zeitraum von
einer Woche durchgefiihrt. Wie bet den vorhergehenden Experimenten mit dem un-
gekoppelten Atmospharenmodell, bletbt die grofiskalige atmosphérische Strémungs-
situation wahrend der gesamten Simulationszeit unverdndert. Solch eine langandau-
ernde Stationaritat ist in der Natur eher selten gegeben. Phanomene der Wech-
selwirkung zwischen Atmosphare und Meereis aufgrund instationérer grofiskaliger
atmosphéarischer Stromungssituation kénnen jedoch mit der derzeitigen Version des
Atmospharenmodells nicht erfafit werden.

Die Modellrechnungen sind wie die Experimente mit dem ungekoppelten At-
mosphirenmodell im Abschnitt 4.2 zweidimensional. Das Modellgebiet hat eine
Nord-Siid-Ausdehnung von 276 km 1. Zu Beginn der gekoppelten Simulationen ist

INur zur Behandlung der rein dynamisch bedingten Veranderungen des Meereises bei abeisiger
Stromung {Abschmitt 6.1) erstreckt es sich iiber 300 km, da das Meerels in diesex Experiment bel
seiner Drift nicht schmilzt und somit besonders weit nach Stiden vorankommt.
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das Modellgebiet durch eine 76 krn lange Eisrandzone charakterisiert, die nach Nor-
den in eine geschlossene Eisdecke und nach Siiden in den offenen Ozean iibergeht.
Innerhalb der Eisrandzone nimmt die Eiskonzentration in Richtung Stiden linear um
5% pro Gitterzelle ab.

Zu Beginn der gekoppelten Simulationen besitzen die Oberflichentemperaturen des
Meereises im gesamten Modellgebiet einen einheitlichen Wert. Wie bei den im Ab-
schnitt 4.2 durchgefithrten Modellrechnungen betragt dieser nach Mefidaten der
Flugzeugkampagnen REFLEX T und II fiir den Kaltluftausbruch Ty,,; = 239.0 &
und fir die aufeisige Stromung Tiy,; = 270.6 K. Der Betrag des geostrophischen
Windes wird wieder mit Ju,| = 10m s~ vorgegeben. Die Anfangswerte der mittle-
ren Freibordhdhen und Schollenlingen werden mit Hilfe der Gleichungen (4.1) und
(4.2) aufgrund gemessener Oberflichendaten berechnet?. Die im Meereismodul ver-
wendeten Eisdicken ergeben sich daraus zu
1
H; = Hy . (6.1)

1 _ 2
Pw

Eine Schneeauflage auf dem Eis wird nicht angenommen. Da Gl. (4.2) fir A =1 eine
Singularitat besitzt, wird bei geschlossener Eisdecke in einer Gitterzelle der Anfangs-
wert der mittleren Schollenldnge gleich dem Anfangswert bei einer Eiskonzentration
von 95% gesetzt.

Die Geschwindigkeit des geostrophischen Ozeanstroms wird zeitlich unabhangig
im gesamten Modellgebiet mit |u, .| = 0ms™' angesetzt. Die Temperaturen der
ozeanischen Deckschicht werden ebenfalls zeitlich konstant vorgeschrieben. Zum Stu-
dium der rein dynamisch bedingten Verinderungen des Meereises wird die Deck-
schichttemperatur auf den Gefrierpunkt gesetzt.

Am Anfang der gekoppelten Simulationen befindet sich das Meereis in Ruhe
(Ju;] = 0ms™'). Beginnt es zu driften, dann wird bei abeisiger Strémung vorausge-
setzt, daB wihrend der gesamten Simulationszeit am Einstrémrand eine geschlossene
Eisdecke in das Modellgebiet advehiert wird. Diese wird bis 40 km siidlich des Ein-
strémrandes kiinstlich geschlossen gehalten.

’Dies bedeutet, daff zu Beginn der gekoppelten Modellrechnungen jeweils nur eine Eisdicken-
klasse in den einzelnen Gitterzellen besetzt ist.
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6.1 Abeisige Stromung unter Vernachlédssigung
thermodynamischer Verdnderungen des Ei-
ses

Wie Abb. 6.1 zeigt, driftet das Meereis im Zuge eines Kaltluftausbruchs nach Siiden,
wobel sich gleichzeitig die Eiskonzentrationsverteilung innerhalb der Eisrandzone
deutlich verdndert. Es entstehen drei charakteristische Bereiche des Bedeckungsgra-
des in der Eisrandzone. Im nordlichen Teil, an der Grenze zur als geschlossen vor-
geschriebenen Eisdecke, und im siidlichen Teil, an der Grenze zum offenen Ozean,
bilden sich Zonen mit geringen horizontalen Gradienten der Eiskonzentration. Da-
zwischen entsteht ein Bereich sehr starker Gradienten. Nach 7 Tagen Simulationszeit
fallt die Eiskonzentration auf einer Strecke von 12 km von 82% auf 11% ab. Siidlich
dieses Streifens erstreckt sich ein 56 km langes Gebiet mit Eiskonzentrationen zwi-
schen 10% und 1%. Insgesamt hat sich im Vergleich zum Anfangszustand die Zone
mit Eiskonzentrationen kleiner als 99% etwa verdoppelt. Solch eine Verbreiterung
der Bisrandzone bei abeisiger Stromung ist mit einer Vielzahl von Beobachtungen
konsistent. Es sei allerdings darauf hingewiesen, dafl es aufgrund der Vernachlassi-
gung thermodynamischer Verdnderungen des Meereises, z.B. des Abschmelzens, im
Rahmen dieser Simulation keinen Prozef gibt, der das kontinuierliche Voranschrei-
ten des Eisrandes nach Siiden unterbindet.

Eine dem berechneten Fall dhnliche Verteilung der Eiskonzentration in einer
Eisrandzone wurde wihrend der Flugzeugkampagne REFLEX I nordwestlich von
Spitzbergen beobachtet. Am 25.03.1993 registrierten Kottmeier et al. [1994] den
Bedeckungsgrad des Meereises in einem 100 - 100 £m? grofen Gebiet, welches iiber
mehrere Tage unter dem Einflul von Kaltluftausbriichen stand. Die Eiskonzentra-
tion nahm innerhalb von etwa 10 km von 85% auf 30% ab. Stidwérts dieser schmalen
Zone existierte ein ausgedehntes Gebiet mit Eiskonzentrationen unter 5%.

Die zeitliche Entwicklung der Meereisverteilung ergibt sich aus den Driftgeschwin-
digkeiten des Meereises, welche in Abb. 6.2 dargestellt sind. In den beiden &duBeren
Bereichen der Eisrandzone mit hoher bzw. niedriger Eiskonzentration nimmt die
Driftgeschwindigkeit in Strémungsrichtung zu, im zentralen Teil der Eisrandzone
nimmt sie dagegen in Strémungsrichtung ab. Diese Zone konvergenter Eisbewegung
verschiebt sich im Laufe der Simulationszeit mit dem Gebiet mittelgrofier Eiskonzen-
trationen nach Siiden und wird dabel, wie dieser Bereich selbst, immer schmaler. Die
Zunahme der Driftgeschwindigkeit in Strémungsrichtung im Bereich der urspriing-
lich geschlossenen Eisdecke fiithrt zu deren Aufreifien. Die Schollen driften in das
Gebiet anfanglich mittelgrofler Eiskonzentrationen, in dem sich das Eis langsamer
bewegt. Damit wird der Gradient des Bedeckungsgrades im zentralen Teil der Eis-
randzone vergréfert. Die divergente Eisbewegung im siidlichsten Teil der Eisrand-
zone fithrt zu einer raschen Verbreiterung des Bereiches kleiner Eiskonzentrationen.
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Abbildung 6.1: Zeitliche Entwicklung des Gesamtbedeckungsgrades des Meereises.
Die Einheit d steht fiir Tag.
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Abbildung 6.2: Zeitliche Entwicklung der Driftgeschwindigkeit des Meereises.

Die Drift wird durch die Impulsbilanz des Meereises bestimmt. Obwohl in der An-
fangsphase der gekoppelten Simulation die am Meereis angreifende atmosphérische
Schubspannung in Strémungsrichtung bis zu einer Eiskonzentration von etwa 30%
zunimmt, beginnt die Driftgeschwindigkeit schon bei einem Bedeckungsgrad von et-
wa 80% abzusinken. Da bei Eiskonzentrationen zwischen 30% und 80% die Krafte
durch interne Spannungen im Eis vernachldssighar klein sind, ist die Hauptursache
fiir die Reduktion der Driftgeschwindigkeiten die ebenfalls am Meereis angreifende
ozeanische Schubspannung. Weil die Geschwindigkeit des geostrophischen Ozean-
stromes mit |u, o] = 0m s™! vorgegeben wird, wirkt die ozeanische Schubspannung
abbremsend auf die Eisbewegung, wobei ihr Betrag nach Gl. (5.22) proportional zum
Quadrat der Driftgeschwindigkeit des Meereises ist. Mit steigender atmosphérischer
Schubspannung, die die Eisbewegung antreibt, wachst also gleichzeitig auch die ozea-
nische Schubspannung, die die Eishewegung wiederum abbremst. Der tatséchliche
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Betrag der ozeanischen Schubspannung hangt sehr stark vom Formwiderstand des
Meereises ab. Dieser ist sowohl vom Bedeckungsgrad als auch von der Dicke des
Meereises abhéngig. Der ozeanische Formwiderstand ist in der Anfangsphase der ge-
koppelten Simulation fiir hohe Eiskonzentrationen um 95% etwa genau so grof} wie
der ozeanische Oberflichenwiderstand. Mit abnehmendem Bedeckungsgrad wichst
das Verhiltnis von Form- zu Oberflichenwiderstand rasch an. Bei einer Eiskonzen-
tration um 35% betragt der Formwiderstand etwa das 11-fache des Oberflachen-
widerstandes. Bei weiter abnehmendem Bedeckungsgrad fallt das Verhéltnis dann
wieder bis auf einen Wert von etwa 2 fiir Eiskonzentrationen wm 5% ab. Damit
ist die Bedeutung des Formwiderstandes im Ozean wesentlich gréBer als in der
Atmosphére, wo der Formwiderstand maximal etwa den gleichen Betrag wie der
Oberflichenwiderstand erreicht (siehe Abschnitt 4.3). Die Ursache fiir die reduzier-
ten Driftgeschwindigkeiten im Bereich mittelgrofier Eiskonzentrationen ist also der
grofle Formwiderstand des Meereises im Ozean.

Da die Eisbewegung im Bereich hoher Bedeckungsgrade divergent ist, kommt es zu
keiner nennenswerten Exhéhung der Meereisdicke durch Deformationsvorgénge. In
der Zone konvergenter Eisbewegung ist die Eiskonzentration bereits so klein, daf sich
ebenfalls kaum noch Schollen iibereinander schieben oder sich Prefeisriicken bilden.
Unter Vernachlissigung thermodynamischer Verdnderungen des Meereises werden
die mittleren Fisdicken also fast ausschlieflich durch den horizontalen Transport des
Meereises bestimmt. Wie Abb. 6.3 zeigt, kommt es durch die réumlich inhomogene
Driftgeschwindigkeit zur Vermischung von Schollen unterschiedlicher Dicke in den
einzelnen Gitterzellen. Weiterhin ist deutlich die Advektion des dicken Meereises aus
dem nérdlichen Teil des Modellgebietes in Richtung Siiden erkennbar.
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Abbildung 6.3: Mittlere Fisdicke zu Beginn und am Ende der gekoppelten Simula-
tion.
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Der horizontale Transport des Meereises und die modifizierte Eiskonzentrations-
verteilung innerhalb der Eisrandzone haben auch die atmosphéarische Strémung im
Modellgebiet verdndert. Wie Abb. 6.4 entnommen werden kann, hat sich nach 7 Ta-
gen Simulationszeit die Temperaturinversion, welche die Grenzschicht von der freien
Atmosphére trennt, iiber dem Gebiet mit vollstandig oder nahezu geschlossener Eis-
decke etwas verstarkt. Da sich dieses Gebiet am Ende der Modellrechnung deutlich
weiter nach Siiden erstreckt als am Anfang, hat sich der starke Anstieg der Héhe
der durchmischten Grenzschicht stromabwarts verlagert. Das starke Wachstum der
Grenzschichthdhe am Ende der Simulationszeit setzt ein, wenn die Strémung den Be-
reich mit Eiskonzentrationen unterhalb von 10% erreicht. Andererseits zeigt ein Ver-
gleich des Wachstums der Grenzschichthéhen, dafl der Anstieg der Grenzschichthéhe
iber dem nahezu und vollig eisfreien Ozean im Endzustand der gekoppelten Simu-
lation annahernd gleich dem im Anfangszustand ist. In diesem Bereich gilt also
(%zy‘l) 22 const. Sehr deutlich ist das starke Wachstum der GrenzschichthShe beim
Ubergang zum nahezu eisfreien Ozean am Ende der gekoppelten Simulation auch
an den fithlbaren Warmefliissen in Abb. 6.5 zu erkennen. AuBerdem spiegelt sich in
den Wirmefliissen besonders klar der durch die Eishewegung entstandene abrupte
Ubergang von hohen zu niedrigen Eiskonzentrationen innerhalb weniger Kilometer
wieder.

Durch die Drift des Meereises ergeben sich auch Verdnderungen im Windfeld
(siehe Abb. 6.6 und Abb. 6.7). Uber der nahezu geschlossenen Eisdecke hat sich im
Vertikalprofil der horizontalen Windgeschwindigkeit an der Unterseite der leicht ver-
stirkten Temperaturinversion ein lokales Maximuwn der Windgeschwindiglkeit gebil-
det. Andererseits erreicht die horizontale Windgeschwindigkeit in 10 7 Hohe am En-
de der gekoppelten Simulation den geostrophischen Wert von 10m s~} erst deutlich
weiter siidlich als zu Beginn. Dies geschieht beim Ubergang zu Eiskonzentrationen
kleiner als 10%. Mit der grofieren Ausdehnung des Bereiches hoher Bedeckungsgrade
des Meereises stromabwairts erfolgt auch die Winddrehung in der Grenzschicht in die
geostrophische Richtung weiter stidlich als im Anfangszustand (siehe u-Komponente
des Windes in Abb. 6.7). Eine weitere Folge der gréfleren Ausdehnung der nahezu
geschlossenen Eisdecke in Stréomungsrichtung ist die, ebenfalls in Abb. 6.7 gezeigte,
stromabwiértige Verlagerung der Gebiete auf- und abwirtsgerichteter Vertikalbewe-
gungen.
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Abbildung 6.4: Vertikale Verteilung der potentiellen Temperatur zu Beginn und am
Ende der gekoppelten Simulation.
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Abbildung 6.5: Vertikale Verteilung der turbulenten vertikalen Fliisse fiihlbarer
Warme zu Beginn und am Ende der gekoppelten Simulation.
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Abbildung 6.6: Vertikale Verteilung des Betrages der horizontalen Windgeschwin-
digkeit zu Beginn und am Ende der gekoppelten Simulation.
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Abbildung 6.7: Vertikale Verteilung der Komponenten des dreidimensionalen Wind-
vektors zu Beginn und am Ende der gekoppelten Simulation.
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6.2 Aufeisige Stromung unter Vernachlissigung
thermodynamischer Verdnderungen des Ei-
ses

Bei der Behandlung des aufeisigen Falls wird das vorgegebene Modellgebiet von
Siiden her durchstromt, wodurch das Meereis nach Norden driftet. Am Aus-
stromrand wird der Bewegung des Meereises kein kiinstlicher Widerstand entge-

gengesetzt.

Auch eine aufeisige Strémung fithrt zu einer deutlichen Verdnderung der Eiskon-
zentrationsvertellung innerhalb der Eisrandzone. Wie Abb. 6.8 zeigt, hat sich die
urspriinglich vollstandig geschlossene Eisdecke im nordlichen Teil des Modellgebie-
tes nach 3 Tagen Simulationszeit nicht erkennbar verlagert. Gleichzeitig ist sie kaum
aufgerissen. Dagegen ist der Bereich zwischen dieser immer noch nahezu geschlosse-
nen Fisdecke und dem offenen Ozean deutlich schmaler geworden. Im Vergleich zum
Anfangszustand hat die Strecke, auf der die Eiskonzentration von 5% auf 95% an-
steigt, um ein Viertel abgenommen. Innerhalb eines Zeitraums von bis zu 3 Tagen
ist die Voraussetzung einer konstanten grofiskaligen atmosphérischen Strémungs-
situation haufig gegeben. Die eingetretene Verkleinerung der Eisrandzone entspricht
zahlreichen Beobachtungen bei aufeisigen Stréomungen.

Da aber auch lingere Persistenzabschnitte der grofiskaligen atmosphérischen
Strémungssituation auftreten kénnen, wird die Simulation bis zur Gesamtdauer von
einer Woche fortgesetzt. Wire am nérdlichen Ausstrémrand eine kiinstliche Bar-
riere fiir das Meereis vorgegeben worden, um z.B. die Packeisregion zu simulieren,
die in der Regel eine schnelle Nordwartsdrift des Eises unterbindet, dann wére die
Eisrandzone lediglich noch schmaler geworden. Zu weiteren, interessanten Prozessen
kommt es dagegen, wenn das Meereis, wie in der durchgefithrten Modellrechnung,
den Ausstrémrand ungehindert passieren kann. Dieser Fall wiirde in der Natur z.B.
auftreten, wenn sich nérdlich des Modellgebietes eine nahezu eisfreie Region befande.

Im Verlauf der restlichen 4 Simulationstage verschiebt sich die stidliche Grenze
der Eisrandzone immer weiter nach Norden. Gleichzeitig reifit die urspriinglich ge-
schlossene Eisdecke im noérdlichen Teil des Modellgebietes weiter auf. Nach 7 Tagen
Simulationszeit betragt die Eiskonzentration am Ausstrémrand 93%. Weiterhin hat
sich im mittleren Teil der Eisrandzone ein Band erhéhter Eiskonzentration formiert.
Der maximale Bedeckungsgrad liegt bei 78%. Zwischen diesem Band und der na-
hezu geschlossenen Eisdecke im Norden sinkt der Bedeckungsgrad deutlich ab und
erreicht mit etwa 60% seinen minimalen Wert.

Die sich ausbildende Eiskonzentrationsverteilung kann wieder mit Hilfe der Driftge-
schwindigkeiten des Meereises (sieche Abb. 6.9) erklart werden. Die sich aus der vorge-
gebenen Anfangsbedingung ruhenden Eises heraus entwickelnden Driftgeschwindig-
keiten nehmen nach einem Tag Simulationszeit mit zunehmender Eiskonzentration
sehr schnell ab. Betragt die Driftgeschwindigkeit am Eisrand noch etwa 0.17m s™!,
so sinkt sie bis zu einer Eiskonzentration von 60% auf etwa 0.05m s™'. Danach erfolgt
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Abbildung 6.8: Zeitliche Entwicklung des Gesamtbedeckungsgrades des Meereises.

ein drastischer Abfall. Wahrend die Eiskonzentration auf einer Strecke von 12 km
von 60% auf 80% ansteigt, wird die Driftgeschwindigkeit um eine ganze Gréfienord-
nung kleiner. Thr absolutes Minimum erreicht sie an der urspriinglichen nérdlichen
Grenze der Fisrandzone. Weiter stromabwairts, also im Bereich der anfanglich ge-
schlossenen Eisdecke, nimmt die Driftgeschwindigkeit in Strémungrichtung wieder
leicht zu. Dadurch reifit die Eisdecke etwas auf. Thre Driftgeschwindigkeit ist jedoch
so extrem klein, daf} sie sich in der Anfangsphase der gekoppelten Simulation kaum
verlagert. Nach 3 Tagen zeigt das Driftgeschwindigkeitsfeld im wesentlichen noch die
gleichen Charakteristika wie nach einem Tag. Die Driftgeschwindigkeit im Bereich
der nahezu geschlossenen Eisdecke ist jedoch angewachsen.

Die bis zur urspringlich geschlossenen Eisdecke in Stromungsrichtung stark ab-
nehmenden Driftgeschwindigkeiten sind die Ursache fiir die Verkleinerung der Eis-
randzone innerhalb der ersten drei Simulationstage.
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Abbildung 6.9: Zeitliche Entwicklung der Driftgeschwindigkeit des Meereises.
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Die am Meereis angreifende atmosphérische Schubspannung nimmt zu Beginn der
gekoppelten Simulation bis zur nérdlichen Grenze der Eisrandzone ab. Uber der ge-
schlossenen Eisdeckeim Norden des Modellgebietes nimmt sie dagegen in Strémungs-
richtung wieder leicht zu. Letzteres verursacht die stromabwérts bis zum Aus-
strémrand geringfiigig zunehmenden Driftgeschwindigkeiten, die zum allméhlichen
Aufreifien der urspriinglich geschlossenen Eisdecke fithren. Die in der BEisrandzone
in Stromungsrichtung abnehmende atmosphéarische Schubspannung filhrt dagegen
zu einer konvergenten Drift des Meereises. Bis zu einer Eiskonzentration von et-
wa 80% kénnen sich die Eisschollen trotz dieser Konvergenz relativ frei bewegen.
Die betrichtlichen Driftgeschwindigkeiten im siidlichen Teil der Eisrandzone fithren
somit zur schnellen Verlagerung des Eisrandes nach Norden. Im Bereich héherer Be-
deckungsgrade als 80% steigt jedoch die Wahrscheinlichkeit einer Wechselwirkung
der Schollen untereinander stark an. Die dabei auftretenden Krafte durch interne
Spannungen im Eis bewirken eine duflerst langsame Zunahme der Driftgeschwindig-
keit im nordlichsten Teil der Eisrandzone innerhalb der ersten 3 Tage der gekoppelten
Modellrechnung.

Zwischen dem dritten und fiinften Simulationstag entwickelt sich im nérdlichen Teil
des Modellgebietes parallel zum immer weiteren Aufreifilen der Eisdecke in dieser
Region eine relativ hohe Driftgeschwindigkeit, die in Strémungsrichtung zunimmt.
Dadurch wird sehr effektiv Eis aus dem Modellgebiet heraustransportiert, so daf
die Eiskonzentration am Ausstrémrand nach 7 Tagen Simulationszeit nur noch 93%
betragt.

In der letzten Phase der gekoppelten Simulation treten in keinemn Abschnitt der
Eisdecke bedeutende Krifte durch interne Spannungen im Eis auf, welche die Drift-
geschwindiglkeiten wesentlich reduzieren konnten. Damit driftet die weitgehend ge-
schlossene Eisdecke relativ schnell nach Norden, wahrend sich fitr Eiskonzentratio-
nen unter 80% aufgrund des bedeutend grofleren Formwiderstands des Meereises
im Ozean eine geringere Driftgeschwindigkeit einstellt. In der Endphase der gekop-
pelten Simulation ist die Driftgeschwindigkeit nur fiir Eiskonzentrationen kleiner als
10% héher als am Ausstromrand. Dadurch entsteht ein lokales Minimum der Eiskon-
zentration siidlich der weitgehend geschlossenen Eisdecke, und stromaufwirts dieses
Minimums formiert sich ein Band erhéhter Eiskonzentration.

Aufgrund der in Strémungsrichtung zunehmenden Driftgeschwindigkeit im Bereich
der nahezu geschlossenen Eisdecke wird das Ubereinanderschieben von Schollen oder
die Bildung von Prefleisriicken weitgehend verhindert. Somit bleibt im nérdlichsten
Teil des Modellgebietes die mittlere Eisdicke erhalten (siehe Abb. 6.10). Am Eis-
rand, welcher die siidliche Grenze der Eisrandzone markiert, hat die mittlere Eis-
dicke nach 7 Tagen Simulationszeit dagegen deutlich zugenommen. Dies resultiert
daraus, dafl sich zu Beginn des gekoppelten Modellaufs am Eisrand ausschlieflich
die diinnsten Schollen der gesamten Eisdecke befanden. Diese vermischen sich mit
dickeren Schollen, da die Driftgeschwindigkeit des Meereises in Strémungsrichtung
abnimmt. Somit ist die mittlere Eisdicke am Eisrand am Ende der Simulationszeit
grofer als arn Anfang.
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Abbildung 6.10: Mittlere Eisdicke zu Beginn und am Ende der gekoppelten Simula-
tion.

Wie im Abschnitt 4.2 erldutert, treten bei der modellierten aufeisigen Strémung
nur geringe Verdnderungen der atmosphérischen Grenzschicht in Strémungsrichtung
auf, da sich die Oberflachentemperaturen des Ozeans und des Meereises kaum un-
terscheiden. Aus dem gleichen Grund ergeben sich auch in Folge der Eisbewegung
nur geringe Detailveranderungen der Grenzschichtstromung. So weisen die Vertei-
lungen der horizontalen Windgeschwindigkeiten zu Beginn und am Eunde der gekop-
pelten Simulation sehr ahnliche Vertikalstrukturen auf (siehe Abb. 6.11). Dennoch
ist die Verschiebung des Eisrandes an einer Nordwartsverlagerung des Bereiches
in Stromungsrichtung abnehmender horizontaler Windgeschwindigkeiten deutlich
sichtbar. Weiterhin treten aufwartsgerichtete Vertikalbewegungen im Endzustand
tber einem schmaleren Gebiet auf als im Anfangszustand. Dies resultiert aus der im
siidlichsten Teil der Eisrandzone relativ abrupt auf 35% ansteigenden Eiskonzentra-
tion und ist somit die Folge eines grofieren Rauhigkeits- und Temperatursprunges
der Oberflaiche am Eisrand. Dieser verursacht auch den etwas steileren Anstieg der
sich iiber der Eisrandzone neu ausbildenden internen Grenzschicht am Ende der ge-
koppelten Simulation. Dies wird am deutlichsten anhand der vertikalen Verteilungen
der turbulenten fithlbaren Warmefliisse in Abb. 6.12.
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Abbildung 6.11: Vertikale Verteilung des Betrages der horizontalen Windgeschwin-

digkeit zu Beginn und am Ende der gekoppelten Simulation.
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Abbildung 6.12: Vertikale Verteilung der turbulenten vertikalen Fliisse fihlbarer
Warme zu Beginn und am Ende der gekoppelten Simulation.
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6.3 Kaltluftausbruch mit Neueisbildung in der
Eisrandzone bei Vernachlissigung der Eis-
bewegung

In diesem und im folgenden Abschnitt werden dynamisch bedingte Verdnderungen
der Eisdecke vernachlassigt und ausschliefflich die thermodynamische Entwicklung
des Meereises bei einem Kaltluftausbruch untersucht. Diese hdngt entscheidend von
der ozeanischen Deckschichttemperatur ab. Liegt sie am Gefrierpunkt, dann bil-
det sich Neueis auf den offenen Wasserflichen. Haufig wird das Meereis bei abeisi-
gen Stromungen aber auch in den Bereich von Wassermassenfronten advehiert, so
daf} die ozeanischen Deckschichttemperaturen weiter stromabwaérts deutlich zuneh-
men. Durch die dabel auftretenden starken Schmelzvorginge bleibt die Ausdehnung
der Eisrandzonen nach Siiden begrenzt. Um solche Effekte zu simulieren, werden
im Modell in Stromungsrichtung linear ansteigende Temperaturen der ozeanischen
Deckschicht vorgegeben. Im Sinne einer Frontalzone mit kontinuierlicher Zufuhr von
relativ warmen Wassermassen werden diese Temperaturwerte zeitlich konstant ge-
halten. Die Deckschichttemperaturen werden anhand von Beobachtungen vorgege-
ben. Fir den 01.03.1993 existieren Angaben von Briimmer [1993] iber die Meeres-
oberflichentemperaturen im Nordatlantischen Raum. Dieser Zeitpunkt liegt in der
Anfangsphase der Flugzeugkampagne REFLEX 11, die nordwestlich von Spitzber-
gen im Einflulgebiet einer warmen Meeresstromung, des nordwérts setzenden West-
spitzbergenstroms, stattfand. Der Nord-Siid-Gradient der Meeresoberflichentempe-
ratur war den Beobachtungen zufolge stark variabel. Der {iber eine Strecke von
etwa 200 km siidlich des Packeises gemittelte Gradient betrug im Mittel 1.65 K pro
100 k. In elnem Bereich von weniger als 100 k7 um den Fisrand traten aber auch
héhere Werte bis zu maximal 0.25 K pro 10 km auf.

Fiir das Experiment mit Neueisbildung wird angenommen, da8 sich die Eisrandzone,
die wieder mit einer Breite von 76 km vorgegeben wird, noch nicht im Einflulbereich
der warmen Meeresstrémung befindet. Somit werden die ozeanischen Deckschicht-
temperaturen in den Gitterzellen mit Eisbedeckung auf den Gefrierpunkt gesetzt.
Unmittelbar im Anschlufl an die Eisrandzone wird die Deckschichttemperatur des
offenen Ozeans bis zum siidlichen Modellrand linear um 0.1 K pro 4 km (horizontale
Gitterweite) erhoht.

Es treten keine lateralen Schmelzvorgénge an den Eischollen auf. Damit bleibt der
Bedeckungsgrad des schon zu Beginn der gekoppelten Simulation vorhandenen KEi-
ses, i weilteren als altes Eis bezeichnet, wahrend der gesamten Simulationszeit von
einer Woche unverandert. Der Gesamtbedeckungsgrad des Meereises in der Eisrand-
zone nimmt jedoch zu, da sich auf den offenen Wasserflichen Neueis bildet. Diese
Neueisbildung wird durch die bei einem Kaltluftausbruch stark negative Bilanz der
atmosphéarischen Strahlungs- und Wirmefliisse an den offenen Wasseroberflichen
verursacht. Da eine Absenkung der Deckschichttemperatur unter den Gefrierpunkt
nicht moglich ist, wird diese negative Bilanz durch Erstarrungswirme ausgeglichen,
die beim Gefrieren von Meerwasser frei wird.
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In der urspriinglichen Eisrandzone entsteht eine geschlossene Eisdecke, die sich aus
dickeren alten Schollen und diinneren jungen Schollen zusammensetzt. Die offenen
Wasserflichen im Bereich hoher Konzentrationen des alten Eises tberfrieren we-
sentlich schneller als die offenen Wasserflichen im siidlichen Teil der Eisrandzone.
Wihrend sich erstere bereits nach wenigen Stunden vollstandig mit einer Neueis-
decke tiberzogen haben, dauert dies am Eisrand bis zu anderthalb Tagen.

Die Dicke der Neueisschicht wéchst innerhalb der gesamten Simulationszeit betracht-
lich an. Wie Abb. 6.13 zeigt, hat das Neueis nach 7 Tagen, bei geringen Unterschieden
zwischen dem nérdlichen und siidlichen Bereich der urspriinglichen Eisrandzone, eine
Machtigkeit von {iber 40 cm erreicht. In der Anfangsphase wird das Neueis zunéchst
durch Verdriften® zusammengeschoben, so daf} sich auf den verbleibenden offenen
Wasserflichen weiterhin Eis bilden kann. Erst nach dem vollstandigen Schlieflen der
offenen Wasserflichen verdickt sich das Eis ausschliefilich durch Gefrieren an seiner
Unterseite. Somit ergibt sich die stirkste Zunahme der mittleren Dicke des Neueises
innerhalb weniger Stunden nach Beginn der gekoppelten Modellrechnung.

Das alte Eis erhdht seine Michtigkeit im gesamten Modellgebiet nur in geringem
Umfang. Die Zunahme ist umgekehrt proportional zur urspriinglichen Dicke des
Eises (siehe Abb. 6.14). In diesem Ergebnis spiegeln sich die gewahlten Anfangs-
bedingungen fiir die Oberflichentemperaturen und die vertikalen Temperaturprofile
des alten Eises wieder. Erstere wurden raumlich konstant, unabhéngig von der Eis-
dicke, vorgegeben und letztere als linear angenommen. Damit ist der in das Kis
gerichtete konduktive Warmefluff an der Eisunterseite der diinnsten alten Schollen
am groBten. Da dieses Energiedefizit nur durch das Gefrieren von Meerwasser an der
Eisunterseite ausgeglichen werden kann, nimmt die Machtigkeit des diinneren alten
Eises starker zu als die des dickeren alten Eises.

mittlere Dicke des neuen Eises

0.5
i ..
04 - o A,;=095 o« 3 o °
§ 0A0i=0‘05 ® : *
E 03} « o °
g X e o °
£ 02|
o) i . ]
0.1 | ®
0 é i i 1 | i L % 1 i i 1 I L {
0 1 2 3 4 5 6 7
tin d

Abbildung 6.13: Zeitliche Entwicklung der mittleren Dicke H,; des neuen Fises bei
einem Bedeckungsgrad A,; des alten Eises von 0.95 bzw. 0.05 .

3GemaB Abschnitt 5.5.5 wird bei Neueisbildung im thermodynamischen Teil des Meereismoduls
eine Drift des Eises in der Eisdickenklasse 1 berechnet.
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Abbildung 6.14: a) Anfangswerte der Dicke H,; des alten Eises in Abhangigkeit von
der Entfernung von der nérdlichen Grenze der Eisrandzone. b) Zunahme AH,; der
Dicke des alten Eises innerhalb der Simulationszeit von 7 Tagen.

Wie Abb. 6.15 entnommen werden kann, sinkt die Oberflaichentemperatur des neu-
en Eises im Laufe der Simulationszeit drastisch ab, wobei sich nur ein schwacher
Gradient zwischen dem Eis im nérdlichen und im siidlichen Teil der urspriinglichen
Eisrandzone einstellt. Die Abkithlung der Neueisoberflichen schwicht sich mit zu-
nehmender Eisdicke stark ab. Sie ist innerhalb der ersten 24 Stunden grofler als
in den verbleibenden 6 Tagen. Am Ende der gekoppelten Modellrechnung unter-
scheiden sich die Oberflaichentemperaturen des neuen und des alten Eises nur noch
geringfiigig um etwa 3 K bis 6 K.
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Abbildung 6.15: Mittlere Oberflichentemperatur Ty, .; des neuen Eises in
Abhéangigkeit von der Entfernung von der nérdlichen Grenze der wurspriinglichen
Eisrandzone nach einem Tag und am Ende der gekoppelten Simulation.
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Die Oberflaichentemperaturen des alten Kises durchlaufen ebenfalls eine spezielle
zeitliche Entwicklung. Diese unterscheidet sich jedoch flir das Eis der schon zu Be-
ginn der gekoppelten Simulation geschlossenen Eisdecke im nérdlichsten Teil des
Modellgebietes und fiir das alte Eis in der urspriinglichen Eisrandzone.

Wie Abb. 6.16 zeigt, strebt die Oberflachentemperatur nérdlich der urspriinglichen
Eisrandzone einem Gleichgewichtswert entgegen, der unterhalb der vorgegebenen
Anfangstemperatur liegt. Die deutlich erkennbare Schwingung in der zeitlichen Ent-
wicklung der Oberflichentemperatur wird durch den Tagesgang der Solarstrahlung
hervorgerufen. Die Amplitude ist jedoch sehr klein, da im Modellgebiet bei 80° N
die Sonne innerhalb des betrachteten Zeitraums vom 10.03. bis 16.03. nur sehr flach
und nur fiir wenige Stunden am Tag {iber dem Horizont steht. Innerhalb der Simu-
lationszeit von einer Woche ist die Oberflichentemperatur um etwa 7 i gesunken.
Diese Abkiithlung der Meereisoberfliche ist mit einer bedeutenden Verstarkung der
Grenzschichtinversion iiber der geschlossenen Eisdecke verbunden.

Da die fithibaren und latenten Warmefliisse iiber der geschlossenen Eisdecke sehr
klein sind, wird die beschriebene zeitliche Entwicklung der Oherflachentemperatur
im wesentlichen durch die Strahlungsfliisse bestimmt. Haufig wird bei einem Kalt-
luftausbruch beobachtet [Liipkes, persénliche Mitteilung 1995], dafl in einem Strei-
fen nérdlich der Eisrandzone der Himmel nahezu wolkenlos ist. Diese Verhéltnisse
kénnen mit dem gekoppelten Atmosphére-Meereis-Modell reproduziert werden. Auf-
grund der fehlenden Bewdlkung ist {iber der geschlossenen Fisdecke, insbesondere
nachts, die langwellige Strahlungsbilanz negativ. Dies verursacht die beschriebene
Abkiihlung der schon zu Beginn der gekoppelten Simulation geschlossenen Eisdecke.
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Abbildung 6.16: Zeitliche Entwicklung der Oberflichentemperatur Ty, .; des alten
Eises 50 km nérdlich der urspriinglichen Eisrandzone.

Fiir die zeitliche Entwicklung der Oberflichentemperaturen des alten Eises in der
urspriinglichen Eisrandzone (siehe Abb. 6.17) haben neben den Strahlungsfliissen
auch die turbulenten atmosphérischen Warmefliisse eine groie Bedeutung. In der
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Anfangsphase der gekoppelten Simulation wird die Luft bei der Uberstrémung
der offenen Wasserflichen stark erwarmt. Dadurch sind die turbulenten Warme-
fliisse {iber den Meereisflachen abwirts gerichtet. Ihr Betrag steigt mit zunehmender
Erwadrmung der Grenzschicht, also mit wachsender Entfernung von der nérdlichen
Grenze der Eisrandzone an. Dies fithrt zu einer rAumlichen Inhomogenitit der Ober-
flachentemperaturen. Innerhalb der ersten 24 Stunden ist die Oberflaichentemperatur
des alten Eises am Fisrand um etwa 7 K gegeniiber ihrem Anfangswert gestiegen.
Am Ende der gesamten Simulationszeit von 7 Tagen liegen die Oberflachentem-
peraturen des alten Fises jedoch generell unter ithren Anfangswerten. Dies ist eine
Folge der bodennahen Abkihlung der Luft tiber der schon anfanglich geschlossenen
Eisdecke. Nach dem Einstrémen in die urspringliche Eisrandzone wird sie kaum
erwarmt, da dort die nach etwa einem Tag nahezu geschlossene Neueisdecke den
Warmeaustausch zwischen dem Ozean und der Atmosphére stark einschrankt, und
sie bewirkt somit eine Abkiihlung der Meereisoberflachen.
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Abbildung 6.17: Oberflachentemperatur Ty, ,; des alten Eises in Abhéngigkeit von
der Entfernung von der nordlichen Grenze der urspriinglichen Eisrandzone zu Be-
ginn, nach einem Tag und am Ende der gekoppelten Simulation.

Veranderungen in der Bilanz der atmosphérischen Strahlungs- und Warmefliisse zie-
hen eine Anderung des konduktiven Warmeflusses an der Eisoberfliche nach sich.
Da die Diffusion von Wiarme im Eis relativ langsam ablauft, verursachen solche
Stérungen an den Réndern zeitweilig nichtlineare Temperaturprofile im Fis (siehe
Abb. 6.18). Sobald die Storung abklingt, stellt sich wieder ein anndhernd linearer
Temperaturverlauf im Eis ein (Abb. 6.18b).

Durch die Neueisbildung ist es im wesentlichen nur zu einer gréfieren Ausdehnung
der vollstandig mit Meereis bedeckten Ozeanoberfidche in Richtung Siiden gekom-
men. Damit haben sich auch die Hauptcharakteristika einer atmosphéarischen Grenz-
schicht beim Ubergang von einer geschlossenen Eisdecke zum offenen Ozean nur in
Stromungsrichtung verlagert. Am deutlichsten wird diese rdumliche Modifikation
der atmospharischen Strémung anhand der turbulenten Warmefliisse in Abb. 6.19.
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Abbildung 6.18: Zeitliche Entwicklung von Temperaturprofilen im Eis.

Aufgrund der geringen Temperaturgegensatze zwischen dem alten und dem neuen
Eis innerhalb der urspriinglichen Eisrandzone setzt die Entwicklung einer hochrei-
chenden durchmischten Grenzschicht erst mit dem Ubergang zum offenen Ozean ein,
wo grofie aufwirtsgerichtete Warmefliissen existieren. Ein Vergleich wie in Abschnitt
6.1 ergibt, daff die Steigungen der Grenzschichthdhe liber dem véllig eisfreien Ozean
zu Beginn und am Ende der gekoppelten Simulation wieder nahezu identisch sind.
Die Verdnderungen im Windfeld, hier nicht gezeigt, sind ebenfalls typisch fiir eine
weiter nach Siiden ausgedehnte geschlossene Eisdecke. So erreicht die horizontale
Windgeschwindigkeit in 10 m Hohe den geostrophischen Wert erst deutlich weiter
stromabwirts. Auch die Drehung des Windes in der Grenzschicht in die geostrophi-
sche Richtung erfolgt weiter siidlich als am Anfang der gekoppelten Modellrechnung.
Schliefllich haben sich auch die Gebiete abwéarts- und aufwartsgerichteter Vertikal-
bewegungen in Strémungsrichtung verlagert.
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Abbildung 6.19: Vertikale Verteilung der turbulenten vertikalen Fliisse fithlbarer
Wirme zu Beginn und am Ende der gekoppelten Simulation.
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6.4 Kaltluftausbruch mit Schmelzen in der Eis-
randzone bei Vernachlédssigung der Eisbewe-

gung

Es wird angenommen, daf sich die gesamte Eisrandzone im Einflufibereich einer
warmen Meeresstrémung befindet. Die Temperatur der ozeanischen Deckschicht im
Bereich der vollstindig geschlossenen Eisdecke liegt dagegen auch in diesem Expe-
riment am Gefrierpunkt. Im Anschlufl an die geschlossene Eisdecke wird die Deck-
schichttemperatur bis zum Ausstrdmrand linear um 0.1 X pro 4 km (horizontale Git-
terweite) erhoht, d.h., an der siidlichen Grenze der Eisrandzone betrigt sie 273.25 K.

Auf die zeitliche Entwicklung der geschlossenen Eisdecke (Dicke, Oberflichentem-
peratur, vertikales Temperaturprofil im Eis) wird nicht eingegangen. Sie verlauft
wie in der zuvor dargestellten Modellrechnung, da sich beide Experimente nur bzgl.
der ozeanischen Deckschichttemperaturen siidlich der geschlossenen Eisdecke unter-

scheiden.

Durch laterales Schmelzen der Schollen verringert sich der Bedeckungsgrad des Meer-
eises in der Eisrandzone (siehe Abb. 6.20a)t. Wie Abb. 6.20b zeigt, betragt die re-
lative Anderung der Eiskonzentration nach 7 Tagen Simulationszeit maximal etwa

20%.
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Abbildung 6.20: a) absolute und b) relative Anderung der Eiskonzentration in
Abh#ngigkeit von der Entfernung von der nérdlichen Grenze der Eisrandzone in-
nerhalb der Simulationszeit von 7 Tagen.

1Bei der Interpretation der Abb. 6.20 ist zu beachten, dafl die Schollenlingen mit sinkender
Eiskonzentration stark abnehmen.
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Die Verringerung der Eisdicke durch Schmelzen an der Unterseite des Eises kann
Abb. 6.21 entnommen werden®. Die Schmelzraten liegen bei maximal 0.28 cm A~}
(6.75cm d™'). Diese modellierten Schmelzraten® entsprechen den von Josherger
[1987] wahrend der Kampagne MIZEX 83 gemessenen Werten bel dhnlichen Deck-

schichttemperaturen.
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Abbildung 6.21: a) absolute und b) relative Anderung der Eisdicke in Abhingig-
keit von der Entfernung von der nordlichen Grenze der Eisrandzone innerhalb der
Simulationszeit von 7 Tagen.

Im Laufe der gekoppelten Modellrechnung stellt sich eine inhomogene Verteilung
der Oberflichentemperatur des Eises in der Eisrandzone ein. Am Ende der Simula-
tionszeit steigt die Oberflichentemperatur innerhalb der Eisrandzone um etwa 17 K
an, wobel die Temperatur im nordlichen Teil der Eisrandzone unter und im siidli-
chen Teil {iber ihrem Anfangswert liegt (siche Abb. 6.22). Diese Verteilung entsteht
im wesentlichen durch die Uberlagerung von zwei Prozessen. Zum einen verhin-
dern die {iber dem Gefrierpunkt liegenden Deckschichttemperaturen ein Zufrieren
der offenen Wasserflichen. Damit herrschen wihrend der gesamten Simulationszeit
iiber den offenen Wasserflichen hohe aufwirtsgerichtete Warmefliisse, so daf sich
die atmosphérische Grenzschicht in Strémungsrichtung stark erwérmt. Dies bedingt
wiederum abwéirtsgerichtete turbulente Warmefliisse tiber den Meereisoberflachen.
Dementsprechend steigen die Eisoberflichentermnperaturen mit zunehmender Entfer-
nung von der geschlossenen Eisdecke deutlich an. Dieser Effekt ist schon nach den
ersten 12 Stunden der gekoppelten Simulation sichtbar. Der Gradient der Eisober-
flichentemperatur in der Eisrandzone wachst aber bis zum Ende der Modellrechnung
noch weiter an, da sich die Oberflichentemperaturen im siidlichsten Teil der Eis-
randzone nicht mehr wesentlich dndern, stromaufwirts jedoch zeitlich immer weiter

®Die Nichtlinearitit der in Abb. 6.21a dargestellten Kurve ist eine Folge der einheitlichen Ober-
flichentemperatur und des linearen vertikalen Temperaturprofiles im Meereis unterschiedlicher
Dicke in der Eisrandzone zu Beginn der gekoppelten Simulation.

6Zur Anwendbarkeit der Gleichungen (5.81) und (5.82) wurde eine rdumlich und zeitlich kon-
stante Driftgeschwindigkeit des Meereises von 12.5em s~} vorgegeben. Dies entspricht der mittleren
Eisbewegung bei der im Abschnitt 6.1 modellierten abeisigen Strémung.
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abnehmen. Diese Abkiihlung wird durch die im Verlauf der Simulationszeit absinken-
de Temperatur der bodennahen, von der geschlossenen Eisdecke her einstrémenden
Luft hervorgerufen (siche Abschnitt 6.3).
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Abbildung 6.22: Oberflichentemperatur des Eises in Abhéngigkeit von der Entfer-
nung von der nordlichen Grenze der Eisrandzone zu Beginn, nach 12 Stunden und
am Ende der gekoppelten Simulation. ‘

Wie im vorangegangenen Abschnitt dargestellt, verursachen Temperaturstérungen
an der Oberflache zeitweilig nichtlineare Temperaturprofile im Eis. Sobald sich je-
doch eine annihernd konstante Oberflichentemperatur einstellt, linearisiert sich
auch der Temperaturverlauf im FEis wieder. Dies wird in diesem Experiment be-
sonders an der zeitlichen Entwicklung des vertikalen Temperaturprofiles im Eis am

Eisrand deutlich (siehe Abb. 6.23)7.

Temperaturprofile im Eis

0 .
r .'\‘
N,
[ N
L ‘\"
N
e r -
g 051 Apd=005 S
N | —— 0.0d
| e 0.5d
[ 7.0d
A0k 0
240 250 260 270
T, in K

Abbildung 6.23: Zeitliche Entwicklung von Temperaturprofilen im Eis.

’ "In Abb. 6.23 ist zu beachten, dafl die Méchtigkeit des Eises durch Schmelzvorginge an seiner
Unterseite wihrend der Simulationszeit bedeutend abnimmt.
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6.5 Dynamische und thermodynamische Wech-
selwirkungen zwischen Meereis und Atmo-
sphire bei einem Kaltluftausbruch iiber eine
Eisrandzone

Abschlieflend wird der Kaltluftausbruch iiber eine Eisrandzone mit ozeanischen
Deckschichttemperaturen oberhalb des Gefrierpunktes nocheinmal unter Kopp-
lung des vollstandigen dynamisch-thermodynamischen Meereismoduls an das At-
mospharenmodell untersucht.

Es wird wieder angenommen, daf} sich der offene Ozean und die gesamte Eisrand-
zone im EinfluBbereich einer warmen Meeresstromung befinden, die Temperatur der
ozeanischen Deckschicht im Bereich der vollstandig geschlossenen Eisdecke jedoch
am Gefrierpunkt liegt. Da es in diesem Experiment zu einer Drift des Meereises bis
in die Nahe des siidlichen Ausstromrandes kommt, wird die Deckschichttemperatur
im Anschluff an die geschlossene Eisdecke nur um 0.066 K pro Gitterzelle (siehe
Einleitung zu Abschnitt 6.3) erhoht. Sie betrdgt am Ausstrémrand rund 275.24 K.

Die sich ergebenden Verdnderungen der Meereisdecke und der atmosphérischen
Grenzschichtstrémung entstehen durch die Uberlagerung der in den vorhergehenden
Abschnitten getrennt betrachteten dynamischen und thermodynamischen Prozesse.
Somit kann weitgehend auf die Diskussion ihrer Ursachen verzichtet werden.

Die Drift des Meereises nach Siiden und die Veranderung der Eiskonzentrationsver-
teilung innerhalb der Eisrandzone (siehe Abb. 6.24) entsprechen im wesentlichen
den in Abschnitt 6.1 dargestellten Ergebnissen. Im mittleren Teil der Eisrandzone
entsteht also wieder ein schmaler Bereich sehr starker Gradienten des Bedeckungs-
grades, welcher in nérdliche und siidliche Richtung jeweils in ein ausgedehntes Gebiet
sehr hoher bzw. sehr niedriger Eiskonzentrationen tibergeht.

Die anfanglich bei einer Eiskonzentration von 5% mit etwa einem Meter Dicke
vorgegebenen diinnsten Schollen der Eisdecke schmelzen zwischen dem sechsten und
siebenten Tag der gekoppelten Simulation vollstindig ab (siehe Abb. 6.25a). Die
mittlere Dicke der geschlossenen Eisdecke im nordlichsten Teil des Modellgebietes
hat sich dagegen durch Gefrieren von Meerwasser an ihrer Unterseite, nicht jedoch
aufgrund dynamischer Prozesse, geringfiigig erhoht. Durch die in der Eisrandzo-
ne raumlich stark inhomogene Driftgeschwindigkeit des Meereises vermischen sich
wieder Schollen unterschiedlicher Dicke in den einzelnen Gitterzellen. Gleichzeitig
werden die Schollen durch Schmelzprozesse an ihrer Unterseite diinner. Dies wird
z.B. anhand eines Vergleichs der Abbildungen 6.25b und 6.3 (Kaltluftausbruch unter
Vernachléssigung von Schmelzvorgéngen) deutlich.



122 6 NUMERISCHE EXPERIMENTE MIT DEM GEKOPPELTEN MODELL
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Abbildung 6.24: Zeitliche Entwicklung des Gesamtbedeckungsgrades des Meereises.
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Abbildung 6.25: a) Zeitliche Entwicklung der Dicke des zu Beginn der gekoppel-
ten Simulation diinnsten Eises. b) Mittlere Eisdicke zu Beginn und am Ende der
gekoppelten Simulation.

Das innerhalb der vollstindig oder nahezu geschlossenen Eisdecke nach Siiden drif-
tende Eis kiithlt sich aufgrund einer negativen langwelligen Strahlungsbilanz an sei-
ner Oberseite (siehe Abschnitt 6.3) im Verlauf der gekoppelten Modellrechnung ab.
Damit kommt es, wie Abb. 6.26 zeigt, zu einer bedeutenden Verstarkung der Tempe-
raturinversion, welche die iiber der weitgehend geschlossenen Eisdecke flache Grenz-
schicht von der freien Atmosphére trennt. Erreicht die Strémung den Bereich sin-
kender Bedeckungsgrade, dann beginnt sich die atmosphéarische Grenzschicht, durch
die iiber den offenen Wasserflachen aufwartsgerichteten turbulenten Warmeflisse,
langsam zu erwarmen. Gleichzeitig wird die Grenzschichtinversion schwécher. Mit
dem abrupten Abfall der Eiskonzentration auf sehr kleine Werte innerhalb einer
schmalen Zone am FEnde der gekoppelten Simulation ist ein starker Anstieg der
aufwirtsgerichteten Wirmefliisse verbunden (siehe Abb. 6.27). Somit wichst die
Héhe der durchmischten Grenzschicht in Stromungsrichtung rasch an.
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Abbildung 6.26: Vertikale Verteilung der potentiellen Temperatur zu Beginn und
am Ende der gekoppelten Simulation.
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Abbildung 6.27: Vertikale Verteilung der turbulenten vertikalen Fliisse fihlbarer
Wirme zu Beginn und am Ende der gekoppelten Simulation.
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Die Modifikationen im Windfeld (siehe Abbildungen 6.28 und 6.29) spiegeln eben-
falls die wesentlichen Veranderungen der Eisdecke im Modellgebiet wieder. Uber
dem abgekithlten, nahezu geschlossenen Teil der Eisdecke hat sich im Vertikalprofil
der horizontalen Windgeschwindigkeit ein lokales Maximum an der Unterseite der
starker gewordenen Grenzschichtinversion gebildet. Andererseits sind mit der bedeu-
tend grofleren Ausdehnung der Eisrandzone nach Siiden, insbesondere des Bereichs
hoher Bedeckungsgrade, ahnliche Effekte verbunden, wie sie schon im Abschnitt
6.1 diskutiert wurden. Die horizontale Windgeschwindigkeit in 10 m Hohe erreicht
am Ende der gekoppelten Simulation den geostrophischen Wert von 10m s™! erst
deutlich weiter stidlich als zu Beginn. Gleichzeitig erfolgt die Winddrehung in der
Grenzschicht in die geostrophische Richtung weiter stromabwérts, und die Gebiete
auf- und abwéirtsgerichteter Vertikalbewegungen haben sich in Strémungsrichtung

verlagert.
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Abbildung 6.28: Vertikale Verteilung des Betrages der horizontalen Windgeschwin-
digkeit zu Beginn und am Ende der gekoppelten Simulation.
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Abbildung 6.29: Vertikale Verteilung der Komponenten des dreidimensionalen Wind-
vektors zu Beginn und am Ende der gekoppelten Simulation.



7 Uberstréomung einer Polynja

In Regionen mit hoher Meereisbedeckung gibt es hdufig eisfreie Bereiche, sogenann-
te Polynjas, deren Durchmesser von wenigen Kilometern bis zu einigen Hundert
Kilometern reichen kann. Bei starken Unterschieden zwischen den Temperaturen
der Wasser- und Meereisoberflaichen treten extrem grofie Transporte von Impuls,
Waéarme und Feuchte auf, so dafl die atmosphérische Grenzschicht insbesondere iiber
und im Lee der Polynja stark beeinflufit wird. Durch diese bedeutenden Modifika-
tionen der atmosphéarischen Strémungsfelder kommt es wiederum zu rdumlich stark
unterschiedlichen Driftgeschwindigkeiten und ridumlich inhomogenen thermodyna-
mischen Entwicklungen des die Polynja umgebenden Meereises.

Die Uberstrémung einer Polynja von ca. 60 km Durchmesser wird mit dem ge-
koppelten Atmosphare-Meereis-Modell unter verschiedenen Gesichtspunkten in ge-
trennten numerischen Experimenten untersucht. Im ersten Experiment wird bei Ver-
nachlassigung der thermodynamischen Entwicklung des Meereises verfolgt, wie sich
das rdumlich inhomogene Windfeld auf die Drift des Meereises in der Umgebung der
Polynja auswirkt. Im zweiten Experiment werden Modifikationen der atmosphéri-
schen Stromung beim Zufrieren einer Polynja studiert. Zundchst wird jedoch das
Atmospharenmodell ohne Ankopplung des Meereismoduls verwendet, um Polyn-
jaliberstromungen bei zeitlich konstant vorgegebenen unteren Randbedingungen zu
studieren. Die sich dabel entwickelnden stationdren Stromungszustdnde werden als
Anfangsbedingungen fiir die nachfolgenden gekoppelten Modellexperimente benutzt.
Wegen des hohen Rechenaufwandes dieser dreidimensionalen numerischen Simu-
lationen wird der Untersuchungszeitraum auf drei Tage beschrénkt. Das verwen-
dete Modellgebiet hat eine Nord-Stid-Erstreckung von 200 £ und eine West-Ost-
Erstreckung von 160 km. Fiir die beiden Experimente werden verschiedene Anfangs-
werte der Eiskonzentration in der Umgebung der Polynja vorgegeben (siche Abb. 7.1
und Abb. 7.2). Im ersten Experiment betrigt die Eiskonzentration 80% im zweiten
dagegen 100%. Die Temperatur der ozeanischen Deckschicht liegt am Gefrierpunkt.
Sie wird {iber die gesamte Simulationszeit konstant gehalten. Der Anfangswert der
Eisoberflichentemperatur betriagt im gesamten Modellgebiet 239 K. Dies entspricht
den Bedingungen der bisher simulierten Kaltluftausbriiche. Demzufolge wird auch
der geostrophische Wind wieder mit Ju,| = 10ms™! angesetzt, er weht genau aus
Richtung Nord. Die Machtigkeit und die Lange der Eisschollen werden im gesamten
Modellgebiet einheitlich, mit den Werten H; = 1.25m und L; = 5m, vorgegeben.
Zu Beginn der gekoppelten Modellrechnungen befindet sich das Meereis in Ruhe.
Weiterhin wird vorausgesetzt, daB am Einstromrand wahrend der gesamten Simu-
lationszeit eine geschlossene Eisdecke in das Modellgebiet advehiert wird.
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Abbildung 7.1: Anfangswerte der Eiskonzentration fir die Simulation der Eisdrift in
der Umgebung einer Polynja.
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Abbildung 7.2: Anfangswerte der Eiskonzentration fiir die Simulation des Zufrierens

einer Polynja.
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7.1 Der Einflufl einer Polynja auf die atmosphéri-
sche Stromung

Der Einflul einer Polynja auf die atmosphérische Strémung ist von sehr vielen ver-
schiedenen Gréflen abhéngig. Das Windfeld wird um so stirker modifiziert, je grofier
der Unterschied zwischen der Oberflichentemperatur der Polynja und der mittleren
Oberflichentemperatur ihrer Umgebung ist. Das bedeutet, die Verinderungen des
Windfeldes sind bei sehr tiefen Oberflaichentemperaturen des Meereises und einer um
die Polynja geschlossenen Eisdecke am grofiten. Letzteres wird auch im Vergleich der
stationdren Anfangszustande fiir die beiden gekoppelten Modellrechnungen deutlich.

Das am nérdlichen Einstrémrand in West-Ost-Richtung nahezu homogene Wind-
feld (mit einem nach links von der geostrophischen Richtung abgelenkten bodenna-
hen Wind) wird bei der Uber- und Umstrémung der Polynja stark deformiert. Die
Verdnderungen der horizontalen Windgeschwindigkeit in 10 m Hoéhe kénnen den Ab-
bildungen 7.3 und 7.4 entnommen werden. Wie fiir einen Kaltluftausbruch iiber den
offenen Ozean typisch, nimmt der bodennahe Wind iiber der Polynja zu und dreht
in Richtung des geostrophischen Windes (siehe Abb. 7.5). Die stromabwirts rechts
an der Polynja vorbeistrémende Luft wird in deren Umgebung leicht beschleunigt
und noch starker nach links von der geostrophischen Richtung abgelenkt. Die links
an der Polynja vorbeistrémende Luft dreht dagegen in eine Richtung rechts vom
geostrophischen Wind (negative u-Komponenten des Windes in 10m Héhe in Abb.
7.6 und Abb. 7.7). Die drei betrachteten Luftmassen treffen im Lee der Polynja un-
mittelbar aufeinander. Dadurch wird die Luft zum Aufsteigen gezwungen. Wie Abb.
7.8 zeigt, treten dabei betridchtliche Vertikalgeschwindigkeiten auf. Gleichzeitig ist
die horizontale Windgeschwindigkeit in Bodennihe im Lee der Polynja wesentlich
reduziert. Wie einem Vergleich der Abbildungen 7.3 und 7.4 entnommen werden
kann, ist diese Reduktion je nach Fiskonzentration in der Umgebung der Polynja
unterschiedlich. Uber der geschlossenen Eisdecke fallt der Betrag der horizontalen
Windgeschwindigkeit in 10 m Héhe auf etwa 0.3m s ab, wiahrend das Minimum
bei 80% Eiskonzentration nur etwa 3m s™* betrigt. Diese minimalen Werte werden
rund 15 km bis 25 km stromabwéirts der Polynja erreicht. Anschliefend nimmt die
bodennahe horizontale Windgeschwindigkeit in Strémungsrichtung wieder zu. Sie
liegt aber am Ausstrémrand in ca. 100 km Entfernung von der siidlichen Grenze der
Polynja immer noch unter dem Betrag der ungestérten Stromungsgeschwindigkeit
noérdlich der Polynja.

Ein weiterer, wesentlicher Unterschied der beiden bodennahen Windfelder besteht
darin, dafl sich im Lee der Polynja iiber der geschlossenen Eisdecke ein Wirbel ge-
bildet hat (positive v-Komponente des Windes in 10m Héhe in Abb. 7.7), der iiber
der zu 80% mit Meereis bedeckten Ozeanoberfliche jedoch nicht vorhanden ist. Die
Ausbildung dieses Wirbels ist allerdings auf den bodennahen Bereich beschrinkt.
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Abbildung 7.3: Betrag der horizontalen Windgeschwindigkeit in 10 m Héhe bei 80%
Eiskonzentration in der Umgebung der Polynja.
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Abbildung 7.4: Betrag der horizontalen Windgeschwindigkeit in 10 m Hohe bei ge-
schlossener Eisdecke in der Umgebung der Polynja.
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Abbildung 7.6: Horizontale Windkomponenten in 10 Héhe bei 80% Eiskonzentra-
tion in der Umgebung der Polynja.
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Abbildung 7.7: Horizontale Windkomponenten in 107 Hohe bei geschlossener Eis-
decke in der Umgebung der Polynja.
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Abbildung 7.8: Vertikale Verteilung der vertikalen Windkomponente bei 80% Eis-
konzentration in der Umgebung der Polynja.

Wie Abb. 7.9 entnommen werden kann, ist das Windfeld bis in etwa 1000m Héhe
deutlich von der Polynjaliberstromung beeinflufit. Diese Abbildung zeigt vertika-
le Verteilungen des Betrages der horizontalen Windgeschwindigkeit auf West-Ost-
Schnitten durch die Atmosphére iiber dem Zentrum der Polynja und stromabwirts
in drei verschiedenen Entfernungen (maximal 100 km) von ihrem Mittelpunkt. Fi-
ne Reduktion der horizontalen Windgeschwindigkeit im Lee der Polynja tritt etwa
bis in eine Hoéhe von 400m bis 500 m auf. In diesern Bereich kommt es aus Kon-
tinuitatsgriinden zu aufwértsgerichteten Vertikalbewegungen der Luft, so daf sich
dariiber ein Schlauch maximaler, deutlich (iber dem geostrophischen Wert liegender,
horizontaler Windgeschwindigkeiten ausbildet. Dies ist die Stromung der im Lee der
Polynja zum Aufsteigen gezwungenen Luft.
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Abbildung 7.9: Vertikale Verteilung des Betrages der horizontalen Windgeschwin-
digkeit bei 80% Eiskonzentration in der Umgebung der Polynja.
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Die beschriebenen Verinderungen des Windfeldes beruhen hauptsichlich auf den
starken thermischen Gegensédtzen zwischen der Polynja und ihrer Umgebung.

Wie Abb. 7.10 fiir den Fall der zu 80% mit Meereis bedeckten Ozeanoberfliche
zeigt, stellen sich zwar schon unmittelbar siidlich der am Einstrémrand geschlos-
senen Eisdecke aufwirtsgerichtete turbulente Warmefliisse ein, aber erst bei der
ﬁberstrémung der Polynja wachsen diese abrupt an und erreichen im Fall der fithl-
baren Warmefliisse Werte um 600 W m™ am Siidrand der Polynja. Die bodennahe
Luft wird {iber der Polynja so stark erwarmt, dafl sich im Lee eine Zone stabiler
thermischer Schichtung in Bodenndhe ausbildet, in der abwéartsgerichtete fithlbare
Wirmefliisse von bis zu —70 W m~? herrschen. Dieses Gebiet ist allerdings raum-
lich eng begrenzt. Aufgrund der im gréfiten Teil des Modellgebietes nur zu 80% mit
Meereis bedeckten Ozeanoberfliche wird auch die Luft, die nicht die Polynja {iber-
stromt, bis zum Ausstrémrand erwérmt. Dies spiegeln beispielsweise die in stidliche
Richtung abnehmenden aufwirtsgerichteten Wirmefliisse wieder (siehe Abb. 7.10).

Wie Abb. 7.11 entnommen werden kann, sind im Fall der geschlossenen Eisdecke
die turbulenten Warmefliisse siidlich der Polynja generell abwértsgerichtet, wobei die
groBten Flisse im Lee der Polynja auftreten. Im Detail zeigt sich in diesem Bereich
der Einschluf} einer Zone geringerer Betrige des filhlbaren Warmeflusses von zwei
Zungen héherer Betrige. Die Zone geringerer Warmefliisse korrespondiert mit dem
Gebiet sehr kleiner horizontaler Windgeschwindigkeiten im Lee der Polynja. Diese
stark reduzierten Windgeschwindigkeiten schrdnken also auch den Warmeaustausch
zwischen der Atmosphére und der Meereisoberfliche merklich ein.

Aufgrund der starken Wérmezufithrung vom Boden aus, entwickelt sich {iber der
Polynja eine durchmischte Grenzschicht, deren Hohe rasch anwéchst. Wie in den Ab-
bildungen 7.12 und 7.13 erkennbar ist, entsteht jedoch mit dem Ubergang zur eisbe-
deckten Ozeanoberfliche siidlich der Polynja wieder eine neue interne Grenzschicht?.
Diese ist im Fall der geschlossenen Eisdecke stabil geschichtet und sehr flach. Im Fall
der nur zu 80% mit Meereis bedeckten Ozeanoberfliche ist die Grenzschicht dagegen
auch stidlich der Polynja durchmischt, da eine gewisse Wirmezufuhr vom Boden her
bestehen bleibt. Sie hat jedoch eine wesentlich geringere Hohe als die Grenzschicht
iiber der Polynja.

!Aufgrund des horizontal stark inhomogenen Windfeldes gibt es keinen geraden Schnitt durch
das Modellgebiet auf dem die Grenzschichtentwicklung anhand der potentiellen Temperatur ei-
nes Luftpakets vom Ein- bis zum Ausstrémen aus dem Modellgebiet verfolgt werden kénnte. Die
erlauterten wesentlichen Merkmale der Grenzschichtentwicklung kénnen jedoch auch der vertikalen
Verteilung der potentiellen Temperatur auf Nord-Siid-Schnitten durch das Zentrum der Polynja

entnommen werden.
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Abbildung 7.10: Bodennahe turbulente vertikale Fliisse fithlbarer Warme bei 80%
Eiskonzentration in der Umgebung der Polynja.
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Abbildung 7.11: Bodennahe abwirtsgerichtete turbulente Fliisse fithlbarer Warme
bei geschlossener Eisdecke in der Umgebung der Polynja.
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Abbildung 7.12: Vertikale Verteilung der potentiellen Temperatur bei 80% Eiskon-

zentration in der Umgebung der Polynja.
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Abbildung 7.13: Vertikale Verteilung der potentiellen Temperatur bei geschlossener

Fisdecke in der Umgebung der Polynja.
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7.2 Meereisdrift in der Umgebung einer Polynja

Nach einer 3-tagigen gekoppelten Simulation, bei der die thermodynamische Ent-
wicklung des Meereises vernachlidssigt wurde, hat sich die Eisbedeckung im Mo-
dellgebiet wesentlich verandert. Am Einstromrand (Nordrand) ist eine 50 km breite
Zone entstanden, in der die Eiskonzentration 98% bis 100% betragt. Uber diesem
Bereich herrschen in West-Ost-Richtung nahezu homogene Stromungsverhdltnisse.

Wie Abb. 7.14 entnommen werden kann, existiert weiterhin ein vollig eisfreies Ge-
biet, welches der Kern einer Zone von etwa 30 km Durchmesser ist, in der die Eis-
konzentration unterhalb von 10% liegt. Bezeichnet man dieses Gebiet wieder als
Polynja, dann hat im Vergleich zum Beginn der Simulation die Ausdehnung der
Polynja um die Hilfte abgenommen. Ihr Zentrum hat sich um etwa 10 km nach We-
sten und um etwa 30 kmm nach Siiden verlagert. Die Verlagerung der Polynja sowie
die Verdnderung der Eiskonzentrationsverteilung im gesamten Modellgebiet kénnen
mit Hilfe des inhomogenen Windfeldes, dessen Anfangszustand im vorangegangenen
Abschnitt beschriehen wurde (siehe Abbildungen 7.3, 7.5 und 7.6), erklart werden?.
Die sich aufgrund des anfinglichen Windfeldes einstellenden Driftgeschwindigkeiten
des Meereises sind in Abb. 7.15 fiir den Zeitpunkt 12 Stunden nach Beginn der
gekoppelten Simulation dargestellt. Die Nord-Siid-Komponente der Driftgeschwin-
digkeit ist am Nordrand der Polynja grofier als am Stdrand. Auflerdem besitzt die
Driftgeschwindigkeit am Ostrand der Polynja eine grofere Komponente in westliche
Richtung als am Westrand. Die urspriingliche Polynja wird also im wesentlichen von
Norden und Osten her mit Meereis bedeckt.

Das Eis nérdlich der urspriinglichen Polynja hat sich im wesentlichen nur weiter
nach Siiden verlagert.

Stidlich einer Linie durch das Zentrum der Polynja am Ende der gekoppelten
Simulation kann die Eisdecke im Modellgebiet in drei Sektoren mit jeweils unter-
schiedlicher rdumlicher Verteilung der Eiskonzentration aufgeteilt werden. Wie Abb.
7.14 deutlich zeigt, ist siidwestlich der Polynja die Zunahme der Eiskonzentration
am schwichsten. Der Bedeckungsgrad des Meereises liegt in diesem Sektor generell
unter dem Anfangswert von 80%. Am siidlichen und stidéstlichen Rand der Polynja
besteht dagegen ein stirkerer Gradient der Eiskonzentration. Stidlich der Polynja
hat der Bedeckungsgrad mit bis zu iiber 86% gegeniiber dem Anfangswert von 80%
zagenommen. Gleichzeitig ist er siiddstlich der Polynja bis zu Werten unter 74%
gesunken. Die beschriebenen Veridnderungen konnen anhand des Driftgeschwindig-
keitsfeldes des Meereises (siche Abb. 7.15) nachvollzogen werden. Sie resultieren
jedoch urséichlich vor allem aus der Drehung des bodennahen Windes, sobald die
Luftstrémung den EinfluBbereich der Polynja erreicht. Fir das Eis am sidwest-
lichen Rand der Polynja ergibt sich eine Drift die fast ausschlieflich in siidliche

2Sowohl die Michtigkeit als auch die Linge der Eisschollen sind im gesamten Modellgebiet
gleich. Damit wurde der Einflu rdumlich unterschiedlicher Eisdicken und Schollenlangen auf die
Bewegung des Meereises ausgeschaltet. Somit kann anndhernd die direkte Wirkung des inhomoge-
nen Windfeldes auf die Eisdrift studiert werden. Dabei ist allerdings zu beachten, daf die Eisdrift
nach rechts vom bodennahen Wind abgelenkt ist.
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Richtung verlauft. Da sich aus dem Bereich der urspriinglichen Polynja kein Eis in
dieses Gebiet verlagern kann, sinkt die Eiskonzentration siidwestlich der urspriing-
lichen Polynja stark ab. Die stromabwérts links an der Polynja vorbeistrémende
Luft wird im unmittelbaren Leebereich der Polynja nach rechts vom geostrophi-
schen Wind abgelenkt. Damit besitzt dort die Eisdriftgeschwindigkeit eine besonders
grofie Komponente in westliche Richtung. Damit wird Eis in die Region sidlich der
urspriinglichen Polynja verlagert, wodurch in diesem Gebiet die Eiskonzentration
anwéchst.

Wie aus den dargestellten Ergebnissen folgt, wurde fiir die in dieser Arbeit
gewihlte Gréfle einer Polynja kein Mechanismus der Wechselwirkung zwischen At-
mosphire und meereisbedecktem Ozean gefunden, durch den die urspriingliche
GréBe der Polynja erhalten bleibt. Sie verkleinert sich aufgrund unterschiedlicher
Driftgeschwindigkeiten des Meereises in ihrer Umgebung.

150km

100km

50km

Entfernung vom siidlichen Modellrand

Okm
Okm 50km 100km 150km

Entfernung vom westlichen Modellrand

Abbildung 7.14: Eiskonzentration am Ende der gekoppelten Simulation.

Aufgrund der verinderten Eisbedeckung im Modellgebiet haben sich Modifikationen
der atmosphérischen Strémung ergeben. Da jedoch eine Polynja als Hauptmerkmal
der Eisverteilung weiterhin existiert, weisen auch die Stromungsfelder qualitativ im
wesentlichen die gleichen Charakteristika wie zu Beginn der gekoppelten Simulation
auf. Dennoch ist der Einfluf der Polynja auf die Stréomung quantitativ deutlich
schwicher geworden, da sie nach 3 Tagen Simulationszeit etwa nur noch halb so
gro ist wie am Anfang. Wie Abb. 7.16 zeigt, ist die Reduktion der horizontalen
Windgeschwindigkeit im Lee der Polynja am Ende der gekoppelten Modellrechnung
bedeutend geringer als am Anfang. Gleichzeitig hat auch die vertikale Windscherung
im Lee der Polynja abgenommen (siehe Abb. 7.17).
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Abbildung 7.16: Betrag der horizontalen Windgeschwindigkeit in 10m Héhe am
Ende der gekoppelten Simulation.
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Abbildung 7.17: Vertikale Verteilung des Betrages der horizontalen Windgeschwin-
digkeit am Ende der gekoppelten Simulation.
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7.3 Auswirkungen des Zufrierens einer Polynja

In diesem Experiment wird das vollstandige dynamisch-thermodynamische Meereis-
modul an das Atmosphirenmodell gekoppelt. Um jedoch ausschlieBlich die Modifi-
kation der atmosphéarischen Strémung durch das Zufrieren der Polynja studieren zu
kénnen, wird die mit dem Meereismodul berechnete Drift des Meereises in der Umge-
bung der Polynja (im weiteren wieder als altes Eis bezeichnet) kiinstlich unterdriickt.

Unter den vorgegebenen Bedingungen eines Kaltluftausbruchs iiber eine Polynja,
deren Deckschichttemperatur sich bereits am Gefrierpunkt befindet, bildet sich auf
der offenen Wasserfliche eine Neueisschicht. Das sich neu bildende Eis kann inner-
halb der Grenzen der urspriinglichen Polynja von ca. 60 km Durchmesser grofirdu-
mig verdriften. Gleichzeitig verdickt sich die Neueisschicht durch Gefrierprozesse
an ihrer Unterseite. Am Ende der 3-tégigen gekoppelten Simulation ist die Polynja
vollstindig mit Meereis bedeckt, wobei aber ein betrachtlicher Nord-5iid-Gradient
der Michtigkeit der Neueisschicht besteht. Wie Abb. 7.18 zeigt, betrdgt die Eisdicke
am Nordrand der urspriinglichen Polynja nur rund 5 ¢m, am Siidrand dagegen fast
50 ¢m. Dies resultiert, entsprechend dem bodennahen Windfeld, aus der Bewegung
des Neueises nach Siiden. Am Rand der schon urspriinglich vorhandenen geschlos-
senen Eisdecke staut sich das Eis auf.

Durch das Zufrieren der offenen Wasserfliche wird der Warmeaustausch zwischen
dem Ozean und der Atmosphire drastisch eingeschrankt. Die im Bereich der ur-
spriinglichen Polynja aufwérts gerichteten turbulenten Warmefliisse werden mit
zeitlich und rdumlich zunehmender Eisdicke kleiner. Die Oberflichentemperatur der
Neueisschicht liegt am Ende der gekoppelten Simulation am Nordrand der urspriing-
lichen Polynja bei etwa 260 K und am Siidrand bei rund 250 &". Der stérkste Abbau
des Temperaturkontrastes zwischen der Polynjaoberfliche und der umgebenden Eis-
decke findet jedoch innerhalb der ersten 12 Stunden der gekoppelten Modellrechnung
statt.

Auch die schon anfinglich vorhandene geschlossene Eisdecke durchlauft eine spezi-
elle zeitliche Entwicklung. Die gravierendsten Verdnderungen, welche im Vergleich
zu denen der Neueisschicht jedoch gering sind, treten im Lee der urspringlichen
Polynja auf. Die starken abwirtsgerichteten Warmefliisse in diesem Bereich fithren
zu einer merklichen Erhdhung der Oberflichentemperatur (siehe Abb. 7.19). Nach
12 Stunden Simulationszeit betrigt der Unterschied in den Oberflachentempera-
turen des alten Eises maximal etwa 6 K. Bis zum Ende der Modellrechnung wird
dieser Unterschied jedoch wieder schwicher, da das dicker werdende Eis auf der ur-
spriinglichen Polynja die Erwirmung der bodennahen Luft bei der Uberstrémung
der Neueisschicht immer weiter einschrankt.

Generell hat sich die Oberflichentemperatur des alten Eises im Verlauf der gekoppel-
ten Simulation geringfiigig erhoht. Dies liegt an der wesentlich kleiner vorgegebenen
Dicke des Eises im Vergleich zu den Untersuchungen in den Abschnitten 6.3 bis 6.5.
Durch den somit wesentlich groferen konduktiven Warmeflufl wird die negative lang-
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wellige Strahlungsbilanz an der Eisoberfliche ausbalanciert. Es kommt also nicht zu
einem strahlungsbedingten Absinken der Oberflichentemperaturen. Im Gegenteil,
die Oberflichentemperaturen steigen sogar leicht an, weil durch die bel diinnerem
Eis geringere Albedo ein groflerer Anteil der Solarstrahlung zur Erwérmung der Eis-
oberflachen zur Verfligung steht.

Der starke Abbau der urspriinglichen Temperaturgegensatze im Modellgebiet zieht
auch eine deutliche Homogenisierung des Windfeldes, sowohl horizontal als auch
vertikal, nach sich. Schon in der Anfangsphase der gekoppelten Modellrechnung 16st
sich der bodennahe Wirbel im Lee der Polynja auf. Wie Abb. 7.20 zeigt, betrigt
das Minimum der horizontalen Windgeschwindigkeit in 10 m Hohe nach 12 Stunden
nur noch etwa 4m s~'. Dieser minimale Wert wéchst innerhalb der verbleibenden
Simulationszeit kaum noch an, da die Oberflichentemperaturen der Neueisdecke
im gleichen Zeitraum wesentlich langsamer abfallen als in der Anfangsphase. Schon
eine geringe Dicke der Neueisschicht ist also ausreichend, damit sich das Windfeld
in erheblichem Mafle homogenisiert.
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Abbildung 7.18: Mittlere Eisdicke in der urspriinglichen Polynja am Ende der ge-
koppelten Simulation.
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Abbildung 7.19: Mittlere Oberflichentemperatur nach 12 Stunden und am Ende der
gekoppelten Simulation.
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Abbildung 7.20: Betrag der horizontalen Windgeschwindigkeit in 107 Hohe nach
12 Stunden und am Ende der gekoppelten Simulation.



8 Zusammenfassung und
Ausblick

Im Rahmen dieser Arbeit wurde ein gekoppeltes Atmosphére-Meereis-Modell ent-
wickelt, welches unabhingig von einer ganz speziellen Region zun Studium mesoska-
liger Wechselwirkungsprozesse zwischen Atmosphére und meereishedecktem Ozean
eingesetzt werden kann. In ersten Experimenten wurde die qualitative Ubereinstim-
mung modellierter Ergebnisse mit Beobachtungen gezeigt.

Der erste Schwerpunkt der Arbeit lag auf der Beriicksichtigung spezifischer Ober-
flicheneigenschaften des meereishedeckten Ozeans bei der Bestimmung der boden-
nahen turbulenten Flisse im Atmospharenmodell METRAS. Insbesondere wurde
in das FluBmittelungsverfahren nach dem Vermischungshéhenkonzept ein Ansatz
zur Berechnung des Formwiderstands des Meereises aufgenommen. Dazu wurde der
Ansatz von Hanssen-Bauer und Gjessing [1988] so erweitert, dal auch nichtneu-
trale thermische Schichtungen in der Bodenschicht bei der Berechnung des Form-
widerstands berticksichtigt werden kénnen. Anhand eines Vergleichs zwischen aus
Messungen und aus Modellergebnissen abgeleiteten Transferkoeffizienten fir Impuls
und fithlbare Warme wurde gezeigt, dai das so modifizierte FluBmittelungsverfahren
die turbulenten Transporte in der Bodenschicht iiber dem meereishedeckten Ozean
realititsnah beschreibt. Zusitzlich wurden ausschlielich auf das Meereis und aus-
schlieBlich auf die offenen Wasserflichen bezogene Transferkoeffizienten bestimmit,
die z.B. in Meereis- oder Ozeanmodellen angewendet werden kénnen.

Den zweiten Schwerpunkt der Arbeit bildete die Entwicklung des gekoppelten At-
mosphére-Meereis-Modells. Dieses zeichnet sich im Vergleich zu anderen in Polarge-
bieten angewandten mehrdimensionalen Modellen durch eine detailliertere Beriick-
sichtigung von Prozessen aus, die im Zusammenhang mit einer hohen rdumlichen
und zeitlichen Variabilitit der Meereisbedeckung auf dem Ozean auftreten. Das
dynamisch-thermodynamische Meereismodul fiir das mesoskalige Atmospharenmo-
dell METRAS wurde ausgehend von einem groBskaligen dynamischen und einem
eindimensionalen thermodynamischen Meereismodell erstellt. Der Anwendungsbe-
reich des gekoppelten Modells legt auf einer rdumlichen Skala von bis zu 300 km
und einer zeitlichen Skala von bis zu einer Woche.

Im Vergleich zu anderen mehrdimensionalen Meereismodellen werden sowoht Pro-
zesse im Meereis als auch Wechselwirkungen zwischen dem Meereis und der at-
mospharischen sowie der ozeanischen Grenzschicht detaillierter erfafit. Das Meer-
eismodul besitzt mehrere Fisdickenklassen, mit denen insbesondere die zeitliche
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Entwicklung von Neueisflichen und deren Einflufl auf den Wéarmeaustausch zwi-
schen Ozean und Atmosphdre gut wiedergegeben werden konnen. Das Meereis wird
vertikal in mehrere Schichten aufgeldst, wodurch der Einflufl nichtlinearer Tempera-
turprofile auf den Warmetransfer zwischen Ozean und Atmosphére modelliert wer-
den kann. Dies ermdglicht beispielsweise auch die Erfassung von Wiarmespeicher-
effekten im Meereis. Weiterhin wird die thermodynamisch bedingte Verdnderung
der Eiskonzentration nach einem Schema bestimmt, welches laterale Schmelzpro-
zesse und das Zufrieren offener Wasserflachen explizit behandelt. Der horizontale
Transport des Meereises wird mit einem Advektionsverfahren berechnet, welches im
Vergleich zu den in grofiskaligen Modellen verwendeten Algorithmen eine geringere
numerische Diffusion aufweist. Schliefllich zeichnet sich das mesoskalige Meereismo-
dul auch durch eine Parametrisierung des Formwiderstands des Meereises im Ozean
aus, wodurch die am Meereis angreifende ozeanische Schubspannung realitdtsnaher
bestimmt werden kann.

Der letzte Schwerpunkt der Arbeit bestand in ersten Anwendungen des gekoppel-
ten Modells in der arktischen Eisrandzone und im Bereich einer grofiflichigen Po-
lynja. Diese Experimente wurden hauptsichlich fur die im Winter haufig auftre-
tenden Kaltluftausbriiche aus der Arktis durchgefiihrt. Dabei wird die bodennahe
Luftstromung tiber der Eisrandzone aufgrund intensiver turbulenter Durchmischung
beschleunigt. Es wurde gezeigt, dafl dies jedoch nicht unmittelbar zu einer strom-
abwiérts ansteigenden Driftgeschwindigkeit des Meereises fithren muf}, da die Drift
bei mittelgroflen Eiskonzentrationen erheblich durch den Formwiderstand des Meer-
eises im Ozean beeinfluflt wird. So konnen in Eisrandzonen mit rdumlich stark un-
terschiedlichen Eisdicken und Eiskonzentrationen betrachtliche Verdnderungen der
raumlichen Verteilung des Meereises auftreten. Kiihlt sich bei einem Kaltluftaus-
bruch die ozeanische Deckschicht bis auf ithren Gefrierpunkt ab, dann bildet sich
Neueis auf den offenen Wasserflichen. Wie sich ergab, sinkt die Oberflichentempe-
ratur des Neueises schon innerhalb weniger Stunden so weit ab, dafi die Warmezu-
fuhr vom Ozean an die Atmosphére erheblich eingeschrankt ist. Eine hochreichende
durchmischte Grenzschicht kann sich erst beim Ubergang zum vollig eisfreien Oze-
an ausbilden. Wird das Meereis in den Bereich von Wassermassenfronten, die den
Ubergang zu hoheren ozeanischen Deckschichttemperaturen markieren, advehiert,
dann setzt ein Abschmelzen des Meereises ein. Dabei sind die vom Meereismodul
berechneten Schmelzraten konsistent mit gemessenen Werten. Weiterhin wurde ge-
zeigt, daB eine Polynja die atmosphéarischen Stromungsfelder stark beeinflufit. Es
stellten sich erheblich reduzierte bodennahe Windgeschwindigkeiten im Lee der Po-
lynja ein. In diesem Bereich konnte sogar die Bildung eines Wirbels in Bodennahe
registriert werden. Dennoch wurde kein Mechanismus der Wechselwirkung zwischen
Atmosphare und meereisbedecktem Ozean gefunden, durch den die urspriingliche
Grofle der Polynja erhalten geblieben ware. Sie verkleinerte sich aufgrund unter-
schiedlicher Driftgeschwindigkeiten des Meereises in ihrer Umgebung. Friert die Po-
lynja zu, dann ist schon eine geringe Dicke der Neueisschicht ausreichend, damit sich
das Windfeld in erheblichem Mafle homogenisiert.
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Ein detaillierter Vergleich der gewonnenen Modellergebnisse mit gemessenen Daten
war nur sehr eingeschrankt méglich, da sich Feldmessungen bisher auf die Erfassung
einiger weniger Prozesse in der Atmosphéire, im Meereis oder im Ozean konzen-
triert haben. Zukinftig sollte eine enge Verbindung zwischen der Anwendung und
Weiterentwicklung gekoppelter Modelle einerseits und Feldmessungen andererseits
angestrebt werden. Modellexperimente kénnen wichtige Hinweise auf bestehende
Wechselwirkungsmechanismen im System Ozean-Meereis-Atmosphére geben, die in
MefBkampagnen gezielt untersucht werden kénnten. Dariiber hinaus sollten Messun-
gen selbstverstandlich auch weiterhin zur Verbesserung von Modellparametrisierun-
gen benutzt werden.

Eine Weiterentwicklung des vorgestellten gekoppelten Atmosphére-Meereis-Modells
ist inshesondere in drei Richtungen denkbar. So wurde schon mit der groben Para-
metrisierung der Strahlungsbilanz an der Meereisoberfliche deutlich, dafl die Strah-
lungsfliisse einen bedeutenden Einfluf} auf die Abkithlung oder Erwérmung des Meer-
eises und somit auf seine Massenbilanz haben. Um die Wechselwirkungsprozesse zwi-
schen dem Meereis und der Atmosphére noch genauer beschreiben zu kénnen, ist die
Integration eines Strahlungs-, Wolken- und Niederschlagsmoduls in das gekoppelte
Modell sinnvoll. Um den starken Einfluf} der ozeanischen Stréomung auf die Driftge-
schwindigkeit und die Massenbilanz des Meereises realistischer zu erfassen, miifite
das Modellsystem um ein Qzeanmodul erweitert werden. Schlieilich wére auch ein
zeitlich variabler grofiskaliger Antrieb des Atmospharenmodells an seinen Randern
wlnschenswert.
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Es werden nur wichtige oder in mehreren Abschnitten der Arbeit verwendete Sym-
bole aufgefiihrt, alle anderen Symbole sind an der Stelle ihres Auftretens erliutert.

Lateinische Buchstaben

A Gesamtbedeckungsgrad des Meereises, Eiskonzentration

A Liskonzentration in einer Eisdickenklasse

¢ Wolkenbedeckungsgrad

cd Widerstandskoeffizient; Schubspannungskoeffizient; Transferkoef-

fizient fiir Impuls

auf den geostrophischen Ozeanstrom bezogener Schubspannungs-

koeflizient fir das Meereis

auf den geostrophischen Ozeanstrom bezogener Schubspannungs-

koeffizient fiir das Meereis, der dessen Oberflichenwiderstand an

der Eisunterseite charakterisiert

Cdn10 auf neutrale Schichtung und 10 m Héhe bezogener Widerstands-
koeffizient; mittlerer auf neutrale Schichtung und 10 m H&he be-
zogener Widerstandskoeffizient fiir die Meereis-Wasser-Oberfldche

Cdi,g,00

Csd,i,g,oc

Cdnl0e effektiver mittlerer auf neutrale Schichtung und 10 Héhe bezo-
gener Widerstandskoeflizient fiir die Meereis-Wasser-Oberfliche

Cdn10g gewichteter mittlerer auf neutrale Schichtung und 10 m Hoéhe be-
zogener Widerstandskoeffizient fiir die Meereis-Wasser-Oberfliche

Cdn10f auf neutrale Schichtung und 10m Hdhe bezogener Widerstands-
koeffizient fiir das Meereis

Ch Wirmetransferkoeflizient  (Transferkoeffizient  fiir  fiihlbare
Wirme)

auf den geostrophischen Ozeanstrom bezogener Wirmetransferko-
eflizient fir das Meereis

Chnlo auf neutrale Schichtung und 10 m Héhe bezogener Wirmetransfer-
koeffizient; mittlerer auf neutrale Schichtung und 10 m Héhe bezo-
gener Wiarmetransferkoeffizient fiir die Meereis-Wasser-Oberfliche

Ch.i.g,oc

Chni0e effektiver mittlerer auf neutrale Schichtung und 10 m Héhe bezo-
gener Wirmetransferkoeffizient fiir die Meereis-Wasser-Oberfliche
Chnl0g gewichteter mittlerer auf neutrale Schichtung und 10 m Hohe bezo-

gener Wirmetransferkoeffizient fiir die Meereis- Wasser-Oberfliache
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Chn10:

Cp
Cpw

Fse,bot
Fse,i

Fse,w

SESE

Hy el

Hy i

H;
H; o

auf neutrale Schichtung und 10m Hé&he bezogener Wirmetrans-
ferkoeffizient fiir das Meereis

spezifische Wirmekapazitit der Luft bei konstantem Druck
spezifische Wiarmekapazitdt des Meerwassers bei konstantem
Druck

Transferkoeffizient fiir latente Wirme

spezifische Wirmekapazitit der Luft bei konstantem Volumen
Exzentrizitit der elliptischen Bruchkurve

atmosphérischer Dampfdruck in 2 m Hohe

Coriolisparameter

konduktiver Warmeflufl an der Oberseite des Meereises
konduktiver Warmeflufl an der Unterseite des Meereises

Betrag des Formwiderstands des Meereises in der Atmosphére
Betrag des Formwiderstands des Meereises im Ozean

turbulenter vertikaler Fluf} latenter Wirme; mittlerer turbulen-
ter vertikaler Flufl latenter Wirme iber der Meereis-Wasser-
Oberfliche

turbulenter vertikaler Fluf} latenter Warme iiber (an) der Meereis-
oberfliche

turbulenter vertikaler Fluf} latenter Wirme tiber (an) der Wasser-
oberfliche

turbulenter vertikaler Impulsflufl; mittlerer turbulenter vertikaler
Impulsflufl iber der Meereis-Wasser-Oberfliche

turbulenter vertikaler Impulsflufl iiber (an) der Meereisoberfliche
Wirmeflufl aus dem tiefen Ozean

turbulenter vertikaler Fluf fiihlbarer Wirme; mittlerer turbulen-
ter vertikaler Fluf fiihlbarer Wiarme iiber der Meereis-Wasser-
Oberflache

turbulenter fithlbarer ozeanischer Warmeflufl an der Unterseite des
Eises

turbulenter vertikaler Flufy fiilhlbarer Warme iiber (an) der Meer-
eisoberfliche

turbulenter vertikaler Flufl fiihlbarer Wirme {iber (an) der Was-
seroberfliche

Erdbeschleunigung

Meereisvolumen pro Einheitsflache

mittlere Dicke des Meereises

Maéchtigkeit der Wolkenschicht

mittlerer Tiefgang in einer Eisdickenklasse (auf den Index icl wird
hiufig verzichtet)

mittleres Freibord des Meereises

mittleres Freibord in einer Eisdickenklasse (auf den Index icl wird
hiufig verzichtet)

mittlere Eisdicke

mittlere Eisdicke in einer Eisdickenklasse {auf den Index ¢e¢l wird

hiufig verzichtet)
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Symbolverzeichnis

Miéchtigkeit der ozeanischen Deckschicht

dynamische Héhe der Ozeanoberfliche

Anderung der Schnee- und der Eisdicke durch Flutung des
Meereises

mittlere Schneedicke in einer Eisdickenklasse (auf den Index :zcl
wird hiufig verzichtet)

in das Eis eindringende kurzwellige Strahlung (festgelegt durch
den Parameter 7g)

Anteil der an der Wasseroberfliche nicht reflektierten Solarstrah-
lung, die durch die Wasserschicht bis zum Tiefgang des Meereises
transmittiert wird

Charnock-Konstante

Extinktionskoeffizient der Wolken

Kraft durch interne Spannungen im Eis

turbulente vertikale Diffusionskoeffizienten fiir Warme, Impuls
und Feuchte

Absorptionskoeffizient des Eises

Wirmeleitfahigkeit des Schnees und des Eises

Wirmeleitfahigkeit reinen, salzfreien Eises

Vermischungshdhe

Mischungswegldnge fiir neutrale Schichtung

spezifische latente Verdampfungswirme

Monin-Obukhov-Linge

liorizontale Skala der Rauhigkeitsinderungen

mittlere Schollenldnge

mittlere Schollenldnge in einer Eisdickenklasse (auf den Index icl
wird haufig verzichtet)

mittlerer Schollenabstand

mittlerer Schollenabstand in einer Eisdickenklasse (auf den Index
tel wird hdufig verzichtet)

Nettoflufl langwelliger Strahlung an der Meereis- und an der Was-
seroberfliche

abwértsgerichtete langwellige Strahlung

aufwirtsgerichtete langwellige Strahlung

grofiskaliger Anteil der mittleren Masse der Luft

Masse des Meereises pro Einheitsfliche

vertikal gemittelte laterale Schmelzrate an den Seitenflichen der
Eisschollen

Luftdruck

Eisharte

grofiskaliger Anteil des mittleren Luftdruckes

mesoskalige Anteile des mittleren Luftdruckes

Referenzdruck

Eishdrte im idealplastischen Fall

Prandtl-Zahl

mesoskaliger Anteil des mittleren Luftdruckes
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o
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5(=)
Sa

Se
Sd,q
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Sh
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spezifische Feuchte

grofiskaliger Anteil der mittleren spezifischen Feuchte

spezifische Feuchte an der Erdoberfliche; mittlere spezifische
Feuchte an der Meereis-Wasser-Oberfliche

mittlere spezifische Feuchte

Abweichung von der mittleren spezifischen Feuchte

mesoskaliger Anteil der mittleren spezifischen Feuchte
Skalengréfle fiir die spezifische Feuchte; mittlere Skalengréfie fiir
die spezifische Feuchte iiber der Meereis-Wasser-Oberfliche
Skalengrofie fiir die spezifische Feuchte iiber den Meereisober-
flachen

Skalengrofie fiir die spezifische Feuchte iiber den Wasserober-
flichen

zeitliche Anderung der Eiskonzentration durch die Entstehung of-
fener Wasserflichen aufgrund von Scherdeformation

molekulare Reibungskraft

Gaskonstante trockener Luft
Richardson-Zahl

spezielle Gaskonstante trockener Luft (j =
G=1)

Salzgehaltsverteilung im Eis

zeitliche Anderung der Eiskonzentration durch Gefrier- und
Schmelzvorginge (im grofiskaligen Meereismodell)

Schmidt-Zahl

Betrag des Oberflichenwiderstands des Meereises in der At-
mosphére

Betrag des Oberflichenwiderstands des Meereises im Ozean
Wachstumsrate des Meereisvolumens pro Einheitsfliche durch
Gefrier- und Schmelzvorginge (im grofiskaligen Meereismodell)
Nettoflufl kurzwelliger Strahlung an der Meereis- und an der Was-
seroberfléche

Globalstrahlung

Quellen und Senken der skalaren atmosphérischen Gréflen

Zeit

Zeitschritt

Lufttemperatur

Temperatur an der Unterseite des Eises
Wolkenunterseitentemperatur

Gefrierpunktstemperatur des Meerwassers

mittleres Temperaturprofil im Meereis einer Eisdickenklasse
Schmelztemperatur des Schnees und des Eises

mittleres Temperaturprofil im Schnee und im Eis einer Eisdicken-
klasse (auf den Index icl wird hiufig verzichtet)
Oberflichentemperatur des Schnees, des Eises und des Ozeans
Temperatur der ozeanischen Deckschicht

dreidimensionaler Windgeschwindigkeitsvektor

0) und Wasserdampf
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Symbolverzeichnis

mittlere Windgeschwindigkeitskomponenten

Abweichungen von den mittleren
\Nindgeschwindigkeitskomponenten

geostrophischer Windgeschwindigkeitsvektor
Geschwindigkeitsvektor des geostrophischen Ozeanstromes
horizontaler Windgeschwindigkeitsvektor

Betrag der horizontalen Windgeschwindigkeit
Driftgeschwindigkeitsvektor des Meereises
Schubspannungsgeschwindigkeit; mittlere  Schubspannungsge-
schwindigkeit iiber der Meereis-Wasser-Oberflache
Schubspannungsgeschwindigkeit iiber der Meereisoberfliche
Anteil der Schubspannungsgeschwindigkeit iiber der Meereisober-
flache, verursacht durch den Formwiderstand des Meereises
Anteil der Schubspannungsgeschwindigkeit iiber der Meereisober-
flache, verursacht durch den Oberflichenwiderstand des Meereises
Schubspannungsgeschwindigkeit unter dem Eis fiir die Relativbe-
wegung gegeniiber dem geostrophischen Ozeanstrom
Schubspannungsgeschwindigkeit iiber der Wasseroberfliche
spezifisches Volumen trockener Luft (j = 0)
und Wasserdampf (5 = 1)

charakteristische Vertikalgeschwindigkeit
horizontale Gitterweiten

kartesische Koordinaten

vertikale Gitterweite

Rauhigkeitslingen fiir Impuls, Temperatur und Feuchte; mittle-
re Rauhigkeitslingen fir Impuls, Temperatur und Feuchte der
Meereis- Wasser-Oberfliache

effektive Rauhigkeitslinge fiir Impuls im Rahmen des Vermi-
schungshohenkonzeptes

Rauhigkeitslangen fiir Impuls, Temperatur und Feuchte der Meer-
eisoberfliche

Rauhigkeitslange fiir Impuls der Eisunterseite

Rauhigkeitslinge fir Impuls der Wasseroberfliche bzgl. der ozea-
nischen Stréomung

Rauhigkeitslingen fiir Impuls, Temperatur und Feuchte der Was-
seroberflache

Hohe der konvektiven Grenzschicht

Obergrenze der Prandtl-Schicht und gleichzeitig Hohe des ersten
Rechenniveaus des Atmosphiarenmodells METRAS iiber der Erd-
oberflache

Hohe des Oberrandes des Atmosphirenmodells METRAS
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Griechische Buchstaben

gy Oy Oy

T

£
€a
Ec

-~ Lo
Esur,ss Esur,is Esuraw

¢

(,OC)S, (/)C)i’ (pc)w

(pe)i g
(pL)s, (pL):
Pw

p
o

Tp
Te
75

Oberflichenalbedo des Schnees, des Eises und des Wassers

vom lokalen Gradienten unabhingiger Anteil des turbulenten
Wiérmetransportes

Tensor der Deformationsraten

atmosphirisches Emissionsvermogen

Emissionsvermégen der Wolken

Emissionsvermégen des Schnees, des Eises und des Wassers
Viskositdt fiir Volumenkompression

Viskositét fiir Scherdeformation

potentielle Temperatur der Luft

grofskaliger Anteil der mittleren potentiellen Temperatur
konvektive Temperaturskalengrofie

potentielle Temperatur an der Erdoberfliche; mittlere potentielle
Temperatur der Meereis-Wasser-Oberflache

vertikal iiber die gesamte Prandtl-Schicht gemittelte potentielle
Temperatur

mittlere potentielle Temperatur

Abweichung von der mittleren potentiellen Temperatur
mesoskaliger Anteil der mittleren potentiellen Temperatur
Skalengrofie fiir die potentielle Temperatur; mittlere Skalen-
grofle fir die potentielle Temperatur tiber der Meereis-Wasser-
Oberfliche

Skalengrofle fiir die potentielle Temperatur iiber der Meereisober-
fliche

Skalengrofie fiir die potentielle Temperatur iiber der Wasserober-
flache

Zenitdistanzwinkel der Sonne

von Karman-Konstante

maximale Mischungswegldnge fiir neutrale Schichtung
kinematische Viskositat der Luft

Dichte der Luft

grofiskaliger Anteil der mittleren Dichte der Luft

volumetrische Wirmekapazitit des Schnees, des Eises und des
Meerwassers

volumetrische Wirmekapazitit reinen, salzfreien Eises
volumetrische Umwandlungswérme des Schnees und des Eises
Dichte des Meerwassers

mesoskaliger Anteil der mittleren Dichte der Luft

Tensor der internen Spannungen im Eis
Stefan-Boltzmann-Konstante

optische Dicke der Wolken

Vektor der am Meereis angreifenden atmosphéirischen Schubspan-
nung (atmosphérische Schubspannung)
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Betrag der am  Meereis angreifenden  atmosphérischen
Schubspannung

Vektor der am Meereis angreifenden ozeanischen Schubspannung
(ozeanische Schubspannung)

geographische Breite

Drehwinkel zwischen der geostrophischen Ozeanstromung und der
am Meereis angreifenden ozeanischen Schubspannung
Geopotential

universelle Funktionen

skalare atmosphirische Groflen

Stabilitatsfunktion der Warme und der Feuchte
Stabilitatsfunktion des Impulses

vektorielle Winkelgeschwindigkeit der Erde
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