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Zusammenfassung

Der Meereisexport aus der Arktis ist von globaler Bedeutung, weil er durch sein Siifiwasser
die ozeanische Schichtung und somit die thermohaline Zirkulation beeinflusst. In der vorliegen-
den Arbeit wird die Wirkung von Zyklonen auf das Meereis und insbesondere den Eistransport
sowohl anhand von Beobachtungsdaten aus den beiden FRAMZY-Feldexperimenten (Framstra-
Benzyklonen) im April 1999 und M#rz 2002 als auch anhand von Simulationen mit einem nume-
rischen Meereismodell untersucht. In den Simulationen wird das dynamisch-thermodynamische
Meereismodell mit 6-stiindlichen EZMW-Analysen (Furopdisches Zentrum fiir mittelfristige
Wettervorhersage) fiir die Atmosphire und 6-stiindlichen Daten einer MPI-OM-Simulation
(Magz-Planck-Institute Ocean Model) fiir den Ozean angetrieben. Vergleiche zwischen beob-
achteter und simulierter Variabilitdt der Eisdrift und der Lage des Eisrandes zeigen, dass die
gewihlte Modellkonfiguration fiir die Untersuchung dieser Arbeit geeignet ist. Die sieben be-
obachteten Zyklonen verusachen in der FramstraBe Anderungen der Lage des Eisrandes um
bis zu 100 kmd~! und eine verbreitete Abnahme des Eisbedeckungsgrades um 2% bis iiber
10 %. Die Modellstudien zeigen, dass diese Abnahme nur dann simuliert wird, wenn die Ozean-
stromung im Kernbereich der Zyklone stark divergent ist. Bemerkenswert ist der Einfluss der
Ozeanstromung auf Divergenz und Scherdeformation der Eisdrift. Durchgefiihrte Sensitivitéts-
experimente legen nahe, dass die zum Antrieb verwendete Ozeanstromung aus 6 m Tiefe fiir
festgestellte Unterschiede zwischen Simulation und Beobachtung hauptverantwortlich ist. Der
simulierte Eistransport zeigt eine hohe Variabilitéit auf einer Zeitskala von Stunden bis Tagen,
wobei die Episoden mit Framstraflenzyklonen lokale Minima des Eistransportes darstellen.
Diese Minima werden nicht durch die lokale Wirkung des Zyklonenwindfeldes, sondern primér
durch die grofiraumige Bodendruckverteilung verursacht. Eine Verschiebung der Gebiete mit
grofiter Zyklonenaktivitdt im Européischen Nordmeer wiirde den Eistransport erheblich beein-
flussen.

Abstract

The sea ice export from the Arctic is of global importance due to its fresh water which influences
the oceanic stratification and, thus, the global thermohaline circulation. This study deals with
the effect of cyclones on sea ice and sea ice transport in particular on the basis of observations
from two field experiments FRAMZY 1999 and FRAMZY 2002 in April 1999 and March 2002
as well as on the basis of simulations with a numerical sea ice model. The simulations realised
by a dynamic-thermodynamic sea ice model are forced with 6-hourly atmospheric ECMWF-
analyses (European Centre for Medium-Range Weather Forecasts) and 6-hourly oceanic data
of a MPI-OM-simulation (Maz-Planck-Institute Ocean Model). Comparing the observed and
simulated variability of the sea ice drift and of the position of the ice edge shows that the
chosen configuration of the model is appropriate for the performed studies. The seven observed
cyclones change the position of the ice edge up to 100kmd~"! and cause an extensive decrease
of sea ice coverage by 2 % up to more than 10 %. The decrease is only simulated by the model if
the ocean current is strongly divergent in the centre of the cyclone. The impact is remarkable of
the ocean current on divergence and shear deformation of the ice drift. As shown by sensitivity
studies the ocean current at a depth of 6 m — the sea ice model is forced with — is mainly
responsible for the ascertained differences between simulation and observation. The simulated
sea ice transport shows a strong variability on a time scale from hours to days. Local minima
occur in the time series of the ice transport during periods with Fram Strait cyclones. These
minima are not caused by the local effect of the cyclone’s wind field, but mainly by the large-
scale pattern of surface pressure. A displacement of the areas of strongest cyclone activity in
the Nordic Seas would considerably influence the ice transport.






Inhaltsverzeichnis

Einleitung

1.1 Arktischer Ozean . . . . . . . . . . . ..
1.2 Thermohaline Zirkulation . . . . . . .. . . . ... ... ... ... ...
1.3 Einfluss der Arktis auf das Klima . . . . . . . . . . . ... ... ... ..
1.4 Variabilitat des arktischen Meereises . . . . . . . . . . . . . . ... ...
1.5 Zyklonen in der Arktis . . . . . . .. ..o
1.6 Zyklonen in der Framstrafle . . . . . . . .. ... ... 0L
1.7 Ziel und Konzeption der Arbeit . . . . . . . . . ... ...

Meereismodell

2.1 Physik des Meereismodells . . . . . . ... ... oL
2.1.1 Bilanzgleichungen . . . . . . . . ... oo
2.1.2 Thermodynamik . . . . . ... .. ... ... ..
2.1.3 Dynamik . . . . . ..o

2.2 Numerik des Meereismodells . . . . . .. . ... ...

2.3 Realisierung der Modellexperimente . . . . . . . .. ... ... ... ...
2.3.1 Anfangs- und seitliche Randbedingungen . . . . . . . .. .. ...
2.3.2  Atmosphérischer und ozeanischer Antrieb . . . . ... ... ...
2.3.3 Modifikation des Spannungstensors . . . . . . . .. ... .. ...
2.3.4 Modellablauf . . . . ... oo

Beobachtungsdaten

3.1 Messungen mit Eisdriftbojen . . . . . .. ... o000
3.2 Messungen an Bord des Forschungsschiffes ,Aranda“ . . . ... ... ..
3.3 Messungen mit dem Forschungsflugzeug ,,Falcon* . . . .. ... .. ...
3.4 Messungen mit einem verankerten DCM . . . . . ... .. ... ...
3.5 Satellitenbeobachtungen . . . . . ... ... o000

Referenzexperiment im Vergleich mit Beobachtungen

4.1 Eisbedeckungsgrad und Eisdicke . . . . . . .. .. ... ... L.
4.1.1 Vergleich der Monatsmittel . . . . . . .. ... ... ... ... ..
4.1.2  Vergleich mit tdglichen SSM/I-Daten . . . . . . . ... ... ...

4.2 Dynamik . . . . ..o
4.2.1 Vergleich der Monatsmittel . . . . . . .. ... ... ... ... ..
4.2.2  Vergleich mit stiindlichen Eisdriftbojendaten . . . . . . . . . . ..
4.2.3 Divergenz und Scherdeformation . . . . . . .. .. ... ... ...

- Ul

12
13

15
16
16
16
20
25
25
27
29
34
35

38
40
43
47
47
49



vi

9

INHALTSVERZEICHNIS

4.3 Thermodynamik . . . . . . . ... .o
4.3.1 Simulierte Monatsmittel . . . . . . . ... ... L.
4.3.2  Vergleich mit Beobachtungen . . . . ... ... ... ... ....

4.4  Zusammenfassende Bewertung . . . . ... ..o oL

Sensitivititsexperimente

5.1 Variation des atmosphérischen Antriebs . . . . . . .. . .. ... ... ..
5.2 Variation des ozeanischen Antriebs . . . . . . ... ... ... ... ...
5.3 Variation der Meereisparameter . . . . . . . . ... ...
5.4 Variation der Transferkoeffizienten . . . . . . . . . .. ... ... ... ..
5.5 Variation der Rheologieparameter . . . . . . . . . .. . ... ...
5.6 Variation mehrerer Parameter . . . . . . . . . ... ... ... ..
5.7 Zusammenfassende Bewertung . . . . . .. ...

Fallstudien fiir beobachtete Zyklonen

6.1 Zyklone vom 18. und 19. April 1999 . . . . . . . . . .. ... L.
6.2 Trog vom 7. Mérz 2002 . . . . . . . . ..o
6.3 Zyklonenfamilie vom 13. und 14. Mérz 2002 . . . . . . . . . ... . ...
6.4 Zyklonenfamilie vom 20. bis 22. Marz 2002 . . . . . . . ... .. .. ...
6.5 Erkenntnisse iiber die Wirkung von Zyklonen . . . . . . ... ... ...
6.6 Erkenntnisse iiber die Giite der Simulation . . . . . . . .. ... .. ...

Fallstudien mit synthetischer Zyklone

7.1 Bestimmung einer Framstraflenzyklone . . . . . . ... .. .. ... ...
7.2 Einfluss verschiedener Zugbahnen auf das Meereis . . . . . .. . .. ...
7.3 Abhéngigkeit von Radius, Stdarke und Ozeanstrémung . . . . . . . . . ..
7.4 Zusammenfassende Bewertung . . . . . ... o000 L

Eistransport durch die Framstrafle

8.1 Volumeneistransport im Referenzexperiment . . . . . . . . .. ... ...
8.2 Abhéngigkeit von Antriebsdaten und Modellparametern . . . . . . . . ..
8.3 Einfluss einer synthetischen Zyklone . . . . . . . .. .. ... ... .. ..
8.4 Zusammenfassende Bewertung . . . . . .. ..o

Resiimee

Literaturverzeichnis

109
109
113
118
121

122
122
126
128
130

132

140



Abbildungsverzeichnis

1.1
1.2
1.3
1.4
1.5

2.1
2.2
2.3
24
2.5
2.6

2.7
2.8

3.1

3.2

3.3

3.4

3.5

3.6

3.7

3.8
3.9

4.1
4.2

Der Arktische Ozean . . . . . . . . . . .. .. ... ... ... ...
Jahrlicher Eisexport nach verschiedenen Autoren. . . . . . . .. ... ..
Dichte von Salzwasser in Abhéngigkeit von Temperatur und Salzgehalt

Die globale ozeanische thermohaline Zirkulation . . . . . . .. ... ...
NAO-Muster und AO-Muster . . . . . . .. ... ... ... .. .....

Die vier Bereiche Atmosphére, Schnee, Eis und Ozean mit fiinf auftreten-
den Grenzflachen . . . . . . . . ..o
Die sieben Eisdickenklassen . . . . . . ... ... L.
Das Gebiet des Meereismodells . . . . .. . ... ...
Monatsmittel des Eisbedeckungsgrades der MPI-OM-Simulation und der
SSM/I-Daten . . . . . ...
Monatsmittel der Ozeantemperatur der MPI-OM-Simulation vor und nach
der Modifikation durch SSM/I-Daten . . . . . ... ... ... ... ...
Vier Beispiele fiir den parameterisierten turbulenten ozeanischen Warme-
fluss unter Meereis . . . . . . . ..o
Beispiel fiir die Auswirkung der Glittung des Spannungstensors . . . . .
Flussdiagramm des Meereismodells . . . . . . ... ... ... ... ...

Meeresoberflichendruck der EZMW-Analysen fiir ausgewéhlte Termine
mit Framstraflenzyklonen . . . . . . . . . ... ... L.
Trajektorien der in der Framstrafle ausgesetzten Driftbojen im April 1999
und Marz 2002 . . . ..
Windgeschwindigkeit und Windrichtung aus einer Bojenmessung und aus
den EZMW-Analysen . . . . . . . . ...
Windgeschwindigkeit und Windrichtung aus der Messung an Bord der
,2Aranda“ und aus den EZMW-Analysen . . . . ... ... ... ... ..
Lufttemperatur aus der Messung an Bord der ,Aranda“ und aus den
EZMW-Analysen . . . . . . . ..
Windgeschwindigkeit und Windrichtung aus den EZMW- und NCEP-
Analysen . . . . . ..
Ozeanstromung aus einer DCM-Messung und einer MPI-OM-Simulation .
Radarsat-Bild vom 8. Mé&rz 2002. . . . . . . . . .. ...
AVHRR-Satellitenbild (infrarot) vom 13. Méarz 2002 . . . . . . ... ...

Monatsmittel des Eisbedeckungsgrades und der Eisdicke im April 1999
Monatsmittel des Eisbedeckungsgrades und der Eisdicke im Mérz 2002

vii

O© O O =N

20
26

31

32

33

35
36

39
41
42
44
44
46
48

20
20

o2
23



viil

4.3
4.4

4.5
4.6
4.7
4.8
4.9
4.10
4.11
4.12

4.13

4.14

4.15

4.16

6.1

6.2

6.3

6.4

6.5

6.6

6.7

6.8

ABBILDUNGSVERZEICHNIS

Simulierter und beobachteter prozentualer Anteil der Tage mit A > 0.01 . 55
Monatsmittel der Eisdrift, der dynamischen Anderung der Eisdicke, des

Windfeldes und der Ozeanstromung im April 1999 . . . . . . . . . . . .. 58
Monatsmittel der Eisdrift, der dynamischen Anderung der Eisdicke, des
Windfeldes und der Ozeanstrémung im Marz 2002 . . . . . . . . .. . .. 59
Réaumliche Korrelationen zwischen Monatsmitteln der Eisdrift, der Ozean-
stromung und des Windes bzgl. der Betrige und der Divergenz . . . . . . 61
Monatsmittel der Eisdrift und der auf das Meereis wirkenden Kréfte im
April 1999 im Referenzexperiment . . . . . . . . . . .. ... ... .. 62
Zeitreihen der beobachteten und simulierten Eisdrift im April 1999 . . . . 64
Zeitreihen der beobachteten und simulierten Eisdrift im Marz 2002. . . . 65

Vergleich zwischen beobachteter und simulierter Eisdriftgeschwindigkeit . 66
Zwei Beispiele fiir die beobachtete und simulierte Divergenz der Eisdrift . 69
Beobachtete und simulierte mittlere Divergenz und Scherdeformation der
Eisdrift im Marz 2002 . . . . . ... 70
Zeitreihen der beobachteten und simulierten Divergenz und Scherdeforma-
tion der Eisdrift, der Ozeanstromung und des Windes fiir das Bojenarray
im Mérz 2002 . . . . ..o 71
Simulierte Monatsmittel der Gefrierrate, der Differenz zwischen Ober-
flachen- und 2 m-Lufttemperatur, des turbulenten atmosphérischen Ge-
samtwarmeflusses, der Strahlungsbilanz und des turbulenten ozeanischen
Wirmeflusses im April 1999 . . . . . . . . ..o 73
Simulierte Monatsmittel der Gefrierrate, der Differenz zwischen Ober-
flachen- und 2 m-Lufttemperatur, des turbulenten atmosphérischen Ge-
samtwarmeflusses, der Strahlungsbilanz und des turbulenten ozeanischen

Wirmeflusses im Méarz 2002 . . . . . . . ..o 74
Zeitreihen der gemessenen und simulierten Luft- bzw. Oberflichentempe-
TAtur . . . L 76

10 m-Wind, Ozeanstromung, Eisbedeckungsgrad und Eisdrift fiir den Zeit-

raum vom 17. bis 20. April 1999 . . . . . . . . ..o 93
Anderung des Eisbedeckungsgrades withrend der vier untersuchten Phasen
mit Framstraflenyzklonen . . . . . . . .. ..o 94
Vergleich zwischen Messung und Simulation fiir den Flug am 19. April
1999 gegen 11 UTC . . . . . . . . . o 96
10 m-Wind, Ozeanstromung, Eisbedeckungsgrad und Eisdrift fiir den Zeit-
raum vom 6. bis 8. Méarz 2002 . . . . .. ... 98
Vergleich zwischen Messung und Simulation fiir den Flug am 7. Mérz 2002
gegen 11 UTC . . . . . . .00 99
10 m-Wind, Ozeanstromung, Eisbedeckungsgrad und Eisdrift fiir den Zeit-
raum vom 12. bis 15. Marz 2002 . . . . . . . ... ..o 101
Vergleich zwischen Messung und Simulation fiir den Flug am 13. Méarz
2002 gegen 10 UTC . . . . . o o o0 103

10 m-Wind, Ozeanstromung, Eisbedeckungsgrad und Eisdrift fiir den Zeit-
raum vom 20. bis 23. Marz 2002 . . . . .. . ... 105



ABBILDUNGSVERZEICHNIS

6.9

7.1
7.2

7.3
7.4

7.5

7.6

7.7

7.8
7.9

8.1
8.2
8.3
8.4

8.5
8.6

Vergleich zwischen Messung und Simulation fiir den Flug am 21. Méarz
2002 gegen 15 UTC . . . . . . o000

Bestimmung einer mittleren Framstraenzyklone . . . . . . . . . ... ..
Transformation und Modifikation zur Generierung der ,synthetischen*
Framstraflenzyklone . . . . . . . . . . ... L
Die sechs untersuchten Zyklonenzugbahnen durch die Framstrafe
Momentane Felder des Windes und der Eisdrift in den Experimenten mit
synthetischer Zyklone fiir die Zugbahnen I und I . . . . . . . . . .. ..
Zeitliche Entwicklung des Experimentes mit synthetischer Zyklone, die
auf Zugbahn II durch die Framstrafie zieht . . . . . ... ... ... ...
Einfluss der Framstraflenzyklone auf den Eisbedeckungsgrad fiir alle sechs
Zugbahnen . . . . . .. Lo
Einfluss eines verdnderten Zyklonenradius auf die Eiseigenschaften . . . .
Einfluss eines verdnderten Zyklonenwindstéarke auf die Eiseigenschaften
Einfluss eines verdnderten Ozeanstromung auf die Eiseigenschaften . . . .

Simulierter Volumeneistransport durch die Framstrafie im April 1999 und
Marz 2002 . . . . .o
Anderungsrate des Eisvolumens im FramstraBengebiet zwischen 75° N und
BI°N .
Abhéngigkeit des Eistransportes von den Antriebsdaten und Modellpara-
metern . . . ..o
Einfluss der Zyklonenzugbahn auf den Eistransport . . . .. .. ... ..
Einfluss der Zyklonenzughahn auf die Gefrierrate im Framstralengebiet .
Abhéngigkeit des Eistransportes durch die Framstrafle von dem Zyklonen-
radius, der Zyklonenwindstédrke und einer modifizierten Ozeanstromung .

X



Tabellenverzeichnis

2.1
2.2
2.3

3.1
3.2
3.3
3.4
3.5
3.6

3.7

4.1

4.2

4.3

5.1

5.2

5.3

5.4

Albedo verschiedener Oberflachen . . . . . . .. .. .. .. ... ... ..
Konstanten des Meereismodells im Referenzexperiment . . . . . . . . ..
Verwendete Gewichte bei der Randbehandlung im Meereismodell . . . . .

Ubersicht iiber die verwendeten Satellitendaten . . . . . ... ... ...
Ubersicht iiber die verwendeten in-situ-Messungen . . . . . . . . . . ...
Vergleich des Windes und der Lufttemperatur zwischen der Messreihe
einer Boje und den EZMW-Analysen. . . . . . .. ... ... ..., ...
Vergleich des Windes und der Lufttemperatur zwischen der Messreihe an
Bord der ,Aranda“ und den EZMW-Analysen. . . . . . . ... ... ...
Vergleich des Windes bei 80°N und 0°W zwischen den EZMW- und
NCEP-Analysen. . . . . . . . ... .
Vergleich des mittleren Windes in der Framstrafle zwischen den EZMW-
und NCEP-Analysen. . . . . . . . . . ... ... ...
Vergleich der Ozeanstromung zwischen den Zeitreihen einer DCM-
Messung und MPI-OM-Simulationsergebnissen . . . . . . . .. ... ...

Vergleich des Eisbedeckungsgrades in der Framstrafie zwischen Referenz-
experiment und SSM/I-Beobachtung . . . . . . .. ... ... ... ...
Vergleich der Eisdrift in der Framstrafle zwischen Referenzexperiment und
Bojenmessung . . . . . ...
Korrelationskoeffizienten zwischen der beobachteten Eisdrift, der simulier-
ten Eisdrift, der MPI-OM-Ozeanstromung und des EZMW-Windes bzgl.
der Divergenz und der Scherdeformation . . . . . .. ... ... ... ..

Differenzen der Eisdrift, des Eisbedeckungsgrades und der Eisdicke zwi-
schen dem Referenzexperiment und den Sensitivitdtsexperimenten bzgl.
der Variation des atmosphérischen Antriebs im April 1999 . . . . . . ..
Differenzen der Eisdrift, des Eisbedeckungsgrades und der Eisdicke zwi-
schen dem Referenzexperiment und den Sensitivitdtsexperimenten bzgl.
der Variation des atmosphérischen Antriebs im Marz 2002 . . . . . . . .
Differenzen der Eisdrift, des Eisbedeckungsgrades und der Eisdicke zwi-
schen dem Referenzexperiment und den Sensitivitdtsexperimenten bzgl.
der Variation des ozeanischen Antriebs im April 1999 . . . . . . .. . ..
Differenzen der Eisdrift, des Eisbedeckungsgrades und der Eisdicke zwi-
schen dem Referenzexperiment und den Sensitivitdtsexperimenten bzgl.
der Variation des ozeanischen Antriebs im Méarz 2002 . . . . . . . . . ..



TABELLENVERZEICHNIS

9.5

5.6

5.7

5.8

5.9

5.10

5.11

5.12

8.1

9.1

Differenzen der Eisdrift, des Eisbedeckungsgrades und der Eisdicke zwi-
schen dem Referenzexperiment und den Sensitivitdtsexperimenten bzgl.
der Variation der Meereisparameter im April 1999 . . . . . . . . . . . ..
Differenzen der Eisdrift, des Eisbedeckungsgrades und der Eisdicke zwi-
schen dem Referenzexperiment und den Sensitivitdtsexperimenten bzgl.
der Variation der Meereisparameter im Mé&rz 2002 . . . . . . . . . . . ..
Differenzen der Eisdrift, des Eisbedeckungsgrades und der Eisdicke zwi-
schen dem Referenzexperiment und den Sensitivitdtsexperimenten bzgl.
der Variation der Transferkoeffizienten im April 1999 . . . . ... . . ..
Differenzen der Eisdrift, des Eisbedeckungsgrades und der Eisdicke zwi-
schen dem Referenzexperiment und den Sensitivitdtsexperimenten bzgl.
der Variation der Transferkoeffizienten im Marz 2002 . . . . . . .. . ..
Differenzen der Eisdrift, des Eisbedeckungsgrades und der Eisdicke zwi-
schen dem Referenzexperiment und den Sensitivitdtsexperimenten bzgl.
der Variation der Rheologieparameter im April 1999 . . . . . . . . . . ..
Differenzen der Eisdrift, des Eisbedeckungsgrades und der Eisdicke zwi-
schen dem Referenzexperiment und den Sensitivitdtsexperimenten bzgl.
der Variation der Rheologieparameter im Mé&rz 2002 . . . . . . . . . . ..
Differenzen der Eisdrift, des Eisbedeckungsgrades und der Eisdicke zwi-
schen dem Referenzexperiment und den Sensitivitdtsexperimenten bzgl.
der Variation mehrerer Parameter im April 1999 . . . . . . . . . .. . ..
Differenzen der Eisdrift, des Eisbedeckungsgrades und der Eisdicke zwi-
schen dem Referenzexperiment und den Sensitivitdtsexperimenten bzgl.
der Variation mehrerer Parameter im Méarz 2002 . . . . . . . . . ... ..

Uber fiinf Tage integrierte Eistransportinderung durch auf sechs verschie-
denen Zugbahnen durch die Framstrafle zichenden Zyklonen . . . . . ..

Die hier durchgefiihrten Modellexperimente im Vergleich zu ausgewéhlten
Eismodellstudien anderer Autoren. . . . . . . .. .. ... ... .. ...

X1






Kapitel 1

Einleitung

“It is evident that the oceanographical conditions of the North Polar Basin have
much influence upon the climate, and it is equally evident that changes in its conditi-
ons of circulation would greatly change the climate conditions.” (Nansen, 1902, Seite 417)

Um den Wahrheitsgehalt dieser Aussage zu iiberpriifen, muss man sich mit der Frage
auseinandersetzen, welche Rolle der Arktische Ozean im globalen Klimasystem spielt.
Zunichst wird ein Uberblick iiber den Kenntnisstand zum Arktischen Ozean und zur
ozeanischen thermohalinen Zirkulation gegeben, die fiir die globale Ausbreitung von
Storungen verantwortlich ist (Broecker, 1991). Darauf aufbauend erfolgt eine Diskussion,
auf welche Weise die Arktis auf das Klima Einfluss nimmt. Anschlieend wird der Stand
der Forschung iiber die zeitliche und rdumliche Variabilitédt des arktischen Meereises
wiedergegeben. Insbesondere wird die synoptische Zeitskala und damit die Bedeutung
von Zyklonen in der Arktis betrachtet. Zu diesem Aspekt leistet diese Arbeit einen
Beitrag. Ziel und Konzeption dieser Arbeit werden am Ende der Einleitung vorgestellt.

1.1 Arktischer Ozean

Der Arktische Ozean umfasst ein Gebiet von 9.5 - 10°km? und ist damit etwa viermal
so gro wie das Mittelmeer. Er besteht zu einem Drittel aus flachen Schelfmeeren,
die zumeist weniger als 200 m Wassertiefe haben: die Beaufortsee, die Chukchisee, die
Ostsibirische See, die Laptevsee, die Karasee und die Barentssee (Abbildung 1.1). Im
Zentrum der Arktis befinden sich das Kanadabecken und das Eurasiabecken, beide mit
einer maximalen Tiefe von mehr als 4000 m. Eine Besonderheit des Arktischen Ozeans
ist sein Meereis. Das eisbedeckte Gebiet des Arktischen Ozeans und der umliegenden
Meere weist einen starken Jahresgang auf mit einem Minimum im September von etwa
8 - 10km? und einem Maximum im Mirz von etwa 15 - 10°km? (Parkinson et al.,
1987). Bei der aus Satellitendaten abgeleiteten Eisbedeckung (Kaleschke et al., 2001)
vom 15. Mérz 2002 in Abbildung 1.1 handelt es sich also ungefidhr um die maximale
Eisausdehnung des Winters 2001,/2002.

Die Eisdicke schwankt rdumlich und zeitlich erheblich. Die Palette erstreckt sich von
diinnem Neueis wie ,Nilas®, ,,Pancake Ice®, ,Frazil Ice“ und ,Grease Ice* (Schroder

et al., 2003) bis hin zu Presseisriicken von mehr als 20m Maichtigkeit (Barry et al.,

1



2 KAPITEL 1. EINLEITUNG

1993). U-Boot-Messungen, die sich iiber den Zeitraum von 1958 bis 1987 erstrecken,
ergeben eine mittlere Eisdicke von etwa 4m in Polnihe und von 6 bis 7m entlang der
Nordkiiste Kanadas und Gronlands (Bourke und McLaren, 1992). Die Eisdicke in den
Schelfmeeren entlang der sibirischen Kiiste ist mit etwa 2m deutlich geringer (Harder,
1996). Untersuchungen von Bourke und McLaren (1992) deuten an, dass die mittlere
Eisdicke im Winter generell etwa 0.5 bis 1.0 m méchtiger ist als im Sommer.

Abgesehen von Kiistengebieten, an denen sich landfestes Eis bildet, ist Meereis sténdig
in Bewegung, angetrieben von Wind und Ozeanstréomung. Eisbojenmessungen ergeben,

r _ Canadlan Basm
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Abbildung 1.1: Der Arktische Ozean und seine Eisbedeckung am 15. Mirz 2002 (weifl unterlegt — SSM /1,
Quelle: www.seaice.de). Dargestellt sind die beiden dominanten Zirkulationssysteme der Meereisdrift:
der Beaufort-Wirbel und der transpolare Driftstrom. Die roten Pfeile kennzeichnen die warmen ozea-
nischen Einstrome in die Arktis durch die Framstrafle, die Barentssee und die Beringstrafle und der
blaue Pfeil den kalten Ausstrom durch die Framstraie. Die schwarze geschlossene Linie skizziert die
1000 m-Isohypse der Meerestiefe des Arktischen Ozeans. Das gelbe Rechteck kennzeichnet das Gebiet
des in dieser Arbeit verwendeten Meereismodells.
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dass das Meereis im Mittel mit einer Geschwindigkeit von etwa 1% des geostrophischen
Windes driftet und eine Rechtsdrehung zum geostrophischen Wind von etwa 10° und
zum bodennahen Wind von etwa 30° aufweist (Serreze et al., 1989; Thorndike und
Colony, 1982; Vinje und Finnekasa, 1986). Die mittlere grofraumige Eisdrift weist zwei
vorherrschende Stromungssysteme auf, den antizyklonalen Beaufort-Wirbel und den
transpolaren Driftstrom (Abbildung 1.1). Diese Zirkulationsmuster spiegeln zu gleichen
Anteilen den mittleren Wind und die mittlere Ozeanstromung wider (Thorndike und
Colony, 1982). Da die oberflichennahe Ozeanstromung grofitenteils von Wind und
Eisdrift angetrieben ist, wird die Intensitdt der Zirkulationssysteme im Wesentlichen
durch die atmosphérische Druckverteilung bestimmt (Barry et al., 1993). Messungen
von Vinje und Finnekasa (1986) zeigen, dass die oberflichennahe Ozeanstrémung z. B.
in der FramstraBie zu 80 % durch die Eisdrift bestimmt wird. Wihrend das Meereis
im Beaufort-Wirbel mit 1 bis 3ecms™! zirkuliert und damit 5 bis 10 Jahre fiir eine
Umrundung braucht (Thorndike, 1986), wird es vom transpolaren Driftstrom aus der
Arktis durch die Framstrafie in den Atlantik exportiert. Im transpolaren Driftstrom
betragen die mittleren Driftgeschwindigkeiten 5 bis 10 cms™!, so dass das Eis etwa drei
Jahre braucht, um von der Ostsibirischen See zur Framstrafle zu gelangen (Thorndike,
1986). In der Framstrafle selbst treten hohere Driftgeschwindigkeiten auf (Briimmer
et al., 2003; Martin und Wadhams, 1999; Ngst und Dybesland, 1997; Widell et al., 2003).

Insgesamt 95 % des arktischen Meereisexportes findet durch die Framstrafie statt (Vinje
und Finnekasa, 1986). Fiir den Eistransport durch die Framstrafie gibt es zahlreiche
Schétzungen, die auf Beobachtungen und Modellrechnungen beruhen. Mehrere Zeitrei-
hen des jdhrlichen Eistransportes sind in Abbildung 1.2 dargestellt. Der Mittelwert
liegt bei etwa 0.09Sv (1Sv=10°m?s ' =31536km®*a~! mit Sv: Sverdrup). Unter
Beriicksichtigung neuer Eisdickenmessungen kommen Kwok et al. (2004) jedoch mit
0.07 Sv auf einen deutlich geringeren Wert. Der Anteil des Eistransportes am gesamten
Eisreservoir der Arktis liegt bei 10 bis 15 %. Die Differenzen zwischen den verschiedenen
Eistransportabschédtzungen kommen u.a. durch Unterschiede in der Eisdriftverteilung
zustande. Martin und Wadhams (1999) beobachten, dass grofle Gebiete entlang der
gronlédndischen Kiiste aufgrund geringer Drift kaum zum FEistransport beitragen, ein
Effekt, den Eisbojen, die vor allem im Zentrum des Ostgronlandstroms driften, und
grob aufgeldste Modelle nicht richtig beriicksichtigen.

Im SiiBwasserhaushalt des Arktischen Ozeans stellen die Fliisse (vor allem die sibirischen)
die grofite Quelle dar, die Aagaard und Carmack (1989) mit 0.10Sv quantifizieren.
Weitere grofle Quellen sind die Zufuhr des salzdrmeren Pazifikwassers durch die
BeringstraBe (0.05Sv) und der Uberschuss an Niederschlag gegeniiber Verdunstung
(0.03Sv). Die groBten Senken sind der Eisexport durch die Framstrafie (—0.09 Sv), der
Siilwasserexport durch die Framstrae, den Aagaard und Carmack (1989) mit —0.03 Sv
abschétzen, der nach Messungen von Meredith et al. (2001) aber doppelt so grofl wie der
Eisexport ist (danach also —0.18 Sv), und der Siifiwasserexport durch den Kanadischen

Archipel (—0.03 Sv).

Warum bildet sich iiberhaupt Meereis in der Arktis? Die negative Strahlungsbilanz und
die niedrigen Lufttemperaturen sind schliellich vor allem eine Folge des Meereises und
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Abbildung 1.2: Jahrlicher Eisexport [Sv] nach verschiedenen Autoren: 1946-1997 (Polyakov und Johnson,
2000), 1951-2000 (Vinje, 2001), 1951-1993 (Hékkinen und Geiger, 2000), 1955-1975 (Héakkinen, 1993),
1958-1997 (Hilmer et al., 1998), 1979-1999 (Karcher et al., 2003), 1986-1992 (Harder et al., 1998),
1991-1995 (Vinje et al., 1998), 1991-1995 (Kwok und Rothrock, 1999). (nach Affeld, 2003)

konnen als Erklarung alleine nicht ausreichen. Zur Beantwortung dieser Frage muss
die Schichtung des Ozeans beriicksichtigt werden (Barry et al., 1993). Man betrachte
zunédchst die Abhéngigkeit der Dichte des Salzwassers von Salzgehalt und Temperatur
(gekriimmte durchgezogene Linien in Abbildung 1.3). Wahrend die Dichte mit anstei-
gendem Salzgehalt im gesamten Temperatur- und Salzgehaltsbereich etwa gleichméfig
zunimmt, und zwar um 0.4 kgm™=3 pro 0.5%, ist die Abhiingigkeit von der Temperatur
komplizierter. Im Allgemeinen steigt die Dichte mit abnehmender Temperatur. Dies gilt
jedoch nicht fiir niedrige Temperaturen und geringe Salzgehalte, also in dem Bereich
zwischen der Temperatur der maximalen Dichte und der Gefrierpunktstemperatur. Die
Temperatur der maximalen Dichte, die fiir Siilwasser 4.2°C betragt, fallt linear mit
steigendem Salzgehalt. Fiir Salzgehalte, die iiber 24.70 liegen, entspricht die Gefrier-
punktstemperatur der Temperatur der maximalen Dichte. Im Arktischen Ozean liegt
der Salzgehalt im Mittel bei 35%y, so dass demnach die gesamte Wassersdule auf et-
wa —1.9°C abgekiihlt werden miisste, bevor Eisbildung einsetzt. Die oberflichennahe
durchmischte Schicht des Arktischen Ozeans wird stark geprigt durch die Wasserzu-
fuhr der Fliisse und durch den Zufluss durch die Beringstrafle (Barry et al., 1993). Sie
weist daher einen geringeren Salzgehalt und demzufolge eine geringere Dichte als die
darunterliegende Atlantische Schicht auf, so dass kaum vertikaler Austausch stattfindet.
Abbildung 1.3 zeigt, dass besonders bei niedrigen Temperaturen die Abhéngigkeit der
Wasserdichte vom Salzgehalt wesentlich grofier als von der Temperatur ist. Daher setzt
bereits Eisbildung ein, wenn sich eine durchmischte Schicht von ungefdahr 50 m Tiefe auf
Gefrierpunktstemperatur abkiihlt. Die Stabilitdt der ozeanischen Schichtung ist Voraus-
setzung fiir die Meereisbildung.
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Abbildung 1.3: Die Dichte von Salzwasser o; [kgm ™3] (abziiglich einer Referenzdichte von 1000 kg m™3)
in Abhéingigkeit von Temperatur und Salzgehalt bei atmosphérischem Druck. (Quelle: Abb. 3.1 aus
Pickard und Emery, 1990)

1.2 Thermohaline Zirkulation

Die fundamentale Ursache der atmosphérischen und ozeanischen globalen Zirkulation
ist die unterschiedliche Sonneneinstrahlung zwischen Aquator und Pol. Diesem ther-
mischen Kontrast wirken globale Zirkulationsmuster entgegen (Bromwich, 1997). Die
in Abbildung 1.4 dargestellte thermohaline Zirkulation ist eine globale und alle Tiefen
umfassende Meereszirkulation, die nach ihren Antriebsfaktoren Temperatur und Salz
benannt ist. An einigen Stellen wird sie zusétzlich durch den Wind angetrieben. Sie ist
auch unter dem Namen ,conveyor belt® (grofies marines Forderband) bekannt, wobei
,Forderband“ nicht als tatséchlicher Teilchentransport gesehen werden darf, da andere
Zirkulationsschleifen neben ihr existieren (Broecker, 1991). Den wichtigsten Antrieb der
thermohalinen Zirkulation stellt das dichtebedingte Absinken von Wassermassen im
nordlichen Nordatlantik dar (Hansen und Osterhus, 2000; Mauritzen, 1996; Mauritzen
und Hékkinen, 1999). Das kalte, salzhaltige Nordatlantische Tiefenwasser stromt dann
durch den Atlantik bis siidlich von 30°S. Hier trifft es auf die Wassermassen des
siidlichen Ozeans. Durch Vermischung bilden sich die Wassermassen des Antarktischen
Zirkumpolarstroms. Im Gegensatz zum nordlichen Nordatlantik wird die Produktion
des Tiefen- und Bodenwassers nicht durch Abkiihlen sondern vornehmlich durch
Salzausscheidung bei der FEisbildung unterstiitzt. Im weiteren Verlauf gelangt ein
Teil der Wassermassen in den Indischen Ozean, ein Teil in den Pazifik und ein Teil
rezirkuliert um die Antarktis. Auf dem Weg Richtung Norden erwérmt sich das Wasser
und steigt langsam auf. Im Indischen Ozean und im Pazifik vollziechen die Wassermassen
jeweils eine antizyklonale Schleife und stromen anschliefend als Oberflichenwasser mit
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Abbildung 1.4: Die globale ozeanische thermohaline Zirkulation. Die kalten, salzreichen Tiefenstrome
sind blau dargestellt, die warmen Oberflichenstrome rot.
[Quelle: http://www.soc.soton.ac.uk/CHD /education/posters/circulation.html] (nach Broecker, 1987)

verdnderten Eigenschaften (relativ warm und salzarm) um die Siidspitze Afrikas herum
wieder in den Atlantik. Hier wirkt die thermohaline Zirkulation, der Golfstrom ist Teil
dieser Zirkulation, als enorme Wérmequelle fiir Europa. In West- und Mitteleuropa
wéren die mittleren Lufttemperaturen ohne diese Zirkulation um bis zu 10 K niedriger
(z.B. Rind et al., 1986).

Meerestopographie und Entrainmentprozesse tragen in grolem Mafle zu den Eigenschaf-
ten und zur aktuellen Verteilung des Nordatlantischen Tiefenwassers bei (Dickson und
Brown, 1994; Mauritzen und Hikkinen, 1999; Rudels et al., 2002). Die dichten Was-
sermassen des Européischen Nordmeeres stromen als ,,Overflow Water” in einer Tiefe
von 500 bis 800 m und mit einer mittleren Geschwindigkeit von 60 cms™' (Dickson und
Brown, 1994) iiber die Gronland-Schottland-Schwelle in den nordlichen Nordatlantik
(Hansen und Osterhus, 2000). Hier fallen die Wassermassen in Tiefen unterhalb von
2000 m ab und vermischen sich mit atlantischem Wasser, wodurch das Gesamtvolumen
des Transportes mehr als verdoppelt wird (Dickson und Brown, 1994). Die Austausch-
prozesse zwischen dem Nordatlantik und der Arktis am Gronland-Schottland-Riicken
sind sehr vielschichtig und nicht vollsténdig verstanden. Eine ausfiihrliche Beschreibung
findet sich z. B. bei Hansen und @sterhus (2000).

Die potenzielle Bedeutung der thermohalinen Zirkulation fiir das globale Klima wird
beim Betrachten der Zusammenhénge zwischen den herausragenden Klimaphédnomenen
des 20. Jahrhunderts offensichtlich. Auf der multidekadischen Zeitskala ist eine schwéche-
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re thermohaline Zirkulation mit einer hoheren El Nino-Stérke, mit einer hheren globalen
Oberflachentemperatur, mit einer geringeren atlantischen Wirbelsturmaktivitédt und mit
einem geringerem Sahel-Niederschlag verkniipft (Gray et al., 1997).

1.3 Einfluss der Arktis auf das Klima

Nach diesem Uberblick geht es nun um die Ausgangsfragestellung, welche Rolle der
Arktische Ozean im globalen Klima spielt. Die Arktis kann im Wesentlichen durch zwei
Effekte Einfluss auf das globale Klima nehmen, erstens durch die Oberflichenwérmebi-
lanz des Arktischen Ozeans und zweitens durch den SiiBwassertransport aus der Arktis
in den Nordatlantik (Aagaard und Carmack, 1989).

(a) Oberflaichenwirmebilanz:

Das Meereis der Arktis isoliert den relativ warmen Ozean von der kalten Atmosphiére.
Wirmetransfer vom Ozean in die Atmosphére findet in groflerem Ausmafl nur am
Eisrand und durch Offnungen im Eis (Leads sowie Polynien) statt. Hier konnen Tempe-
raturunterschiede von mehr als 30 K zwischen der Oberflichen- und der Lufttemeratur
mit resultierenden turbulenten Wirmefliissen von mehr als 600 Wm™2 auftreten
(Briimmer, 1996). Da ab einer Eisdicke von 1m die Feuchte- und Wirmefliisse nahezu
unabhénig von der Eisdicke sind (Maykut, 1978), ist primér der Eisbedeckungsgrad
fiir den Warmeaustausch zwischen Ozean und Atmosphére entscheidend. Aufgrund
der groflen Albedounterschiede zwischen Wasser (0.05 bis 0.1), Eis (0.3 bis 0.8)
und Schnee (0.7 bis 0.9) fiihrt eine Abnahme des Meereises zu einem Anstieg der
Strahlungsabsorption der Oberfliche (Ebert und Curry, 1993). Im Arktischen Ozean
ist der vertikale Austausch gering, da die Schichtung zwischen 50 m und 150 m, also
zwischen der durchmischten oberflichennahen Schicht und der Atlantischen Schicht
extrem stabil ist. Diese Stabilitéit ist Voraussetzung fiir die derzeitige Eisbedeckung im
Arktischen Ozean. Eine starke Abnahme des SiiBwassereintrages durch die Fliisse oder
eine starke Zunahme der Eisproduktion in den Schelfgebieten kénnte eine Umwiélzung
des Arktischen Ozeans bewirken, die wahrscheinlich eine grofiflichige Eisabnahme in
der Arktis zur Folge hitte (Aagaard und Carmack, 1994).

(b) SiiBwasserexport:

Durch die Framstraffe werden im Jahresmittel, wie schon im Abschnitt 1.1 erwéhnt,
0.09Sv Meereis und eine nicht genau quantifizierbare Menge an fliissigem Siifliwasser
(0.03 bis 0.18Sv) aus der Arktis in den Nordatlantik exportiert. Meereis ist sehr
salzarm, 2/3 des Salzes fillt sofort beim Gefrieren aus (Aagarad und Carmack, 1989),
nachfolgend flieit Salzlake durch feine Rinnen im FEis ab. Dieser Salzfluss spielt eine
wichtige Rolle beim Gefrieren und Schmelzen (Notz et al., 2003). Die Salzausscheidung
beim ozeanischen Gefrieren entspricht dem atmosphérischen Prozess der Verdunstung
(Bunker et al., 1982). Der Export von fliissigem SiiBwasser kommt dadurch zustande,
dass das aus der Arktis stromende oberflichennahe Meerwasser durch die Stilwasserzu-
fuhr der Fliisse und die Eisschmelze relativ salzarm ist.

Der Siifiwassertransport beeinflusst die globale thermohaline Zirkulation und stellt
somit die Verkniipfung des arktischen Klimas zum globalen Klima her. Wie sieht
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die Einflussnahme aus? Die thermohaline Zirkulation wird durch Dichtegradienten in
tiefen Ozeanschichten angetrieben. Diese notwendigen Dichtegradienten kommen durch
Konvektion im Européischen Nordmeer zustande (Hansen und Osterhus, 2000; Maurit-
zen, 1996; Mauritzen und Hékkinen, 1999). Eine Zunahme des Siiflwassertransportes
fiihrt zu einer Dichteabnahme und damit zu einer Abschwéchung der ozeanischen
Konvektion (Aagaard und Carmack, 1994; Aagaard und Carmack, 1989; Driscoll und
Haug, 1998; Hikkinen, 1993; Holland et al., 2001). Von Mauritzen und Hékkinen (1997)
durchgefiithrte Studien mit einem gekoppelten Ozean-Eis-Modell zeigen, dass noch
40 % des Framstralen-Eistransportes, also knapp 0.04 Sv, die Ddnemarkstrafle zwischen
Island und Gronland durchqueren, also die restlichen 60% auf dem Weg dorthin
schmelzen. Eine Abnahme des Eistransportes um 0.025Sv erhéht nach der Simulation
von Mauritzen und Hékkinen (1997) die thermohaline Zirkulation um 2 bis 3Sv. Ein
bemerkenswertes Beispiel fiir den Einfluss des Siifiwasserexportes auf die thermohaline
Zirkulation ist die ,,GroBe Salzgehaltsanomalie“ von 1968 bis 1982 (Dickson et al., 1988;
Hékkinen, 1993; Walsh und Chapman, 1990). Der groe Eisexport im Jahr 1968 fiihrte
zu einer lang anhaltenden positiven Siifliwasseranomalie in den oberen 500 bis 800 m
des Nordatlantiks mit einer maximalen Reduktion des Salzgehaltes von mehr als —19pg
(Dickson et al., 1988). Gleichzeitig sank die Wassertemperatur um teilweise mehr als
4K. Die mittlere Ausbreitungsgeschwindigkeit dieser Anomalie lag bei 3cms™!. Nach
14 Jahren gelangte diese Anomalie wieder in das Européische Nordmeer (Dickson et al.,
1988).

Physikalisch kann man sich vorstellen, dass ein Anstieg des Siifliwasserexportes die
Tiefenkonvektion zum Erliegen bringt und damit die thermohaline Zirkulation stoppt,
die sogenannte halokline Katastrophe (Broecker, 1991; Bryan, 1986; Rahmstorf und
Willebrand, 1995; Zhang et al., 1993). Allerdings zeigen Simulationen mit einem
gekoppelten Ozean-FEis-Atmosphérenmodell (Saenko et al., 2003), dass selbst eine
Verdreifachung des Eisexportes die thermohaline Zirkulation nicht zum Erliegen
bringt, sondern sie nur abschwécht. Nach 15 bis 20 Jahren erholt sich die thermo-
haline Zirkulation in der Simulation wieder. Paldoklimatologische Untersuchungen
zeigen auch die Moglichkeit einer Abkiirzung der thermohalinen Zirkulation auf: Ein
stiarkerer atmosphérischer Feuchtetransport vom Atlantik nach Europa und Sibirien
fithrt zu mehr Niederschlag dort und damit zu einem hoheren Siilwassereintrag in
die Arktis durch die sibirischen Fliisse. Das wiirde zu einer Abnahme des Salzge-
halts, einer Erhohung der FEisproduktion, einem Anstieg des Siilwasserexportes und
damit letztlich zur Verhinderung der Tiefenkonvektion fiithren (Driscoll und Haug, 1998).

Studien mit einem Modellsystem bestehend aus Ozeanmodell, thermodynamischem Eis-
modell und atmosphérischem Energiebilanzmodell (Lohmann und Gerdes, 1998) zeigen,
dass nicht nur der Siifiwassereintrag die thermohaline Zirkulation beeinflusst. In ihrem
Modell spielt der Isolationseffekt des Meereises die entscheidende Rolle. Meereis reduziert
den turbulenten Wérmefluss vom Ozean in die Atmosphére und erhéht so die Stabilitét
des Ozeans. Ein nach Siiden verschobener Eisrand verschiebt in der Simulation die ozea-
nischen Konvektionsstellen ebenfalls Richtung Siiden.
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1.4 Variabilitdt des arktischen Meereises

Anderungen des Eisbedeckungsgrades, der Eisdicke, der Eisdrift und insbesondere
des Transportes des arktischen Meereises hédngen von regionalen und grofirdumigen
atmosphérischen und ozeanischen Bedingungen ab. Das auffilligste Merkmal der
atmosphérischen Variabilitat fiir den gesamten Nordatlantik und die Arktis ist die
Nordatlantische Oszillation (NAO). Es handelt sich um eine gegenldaufige Luftdruck-
schwankung der beiden dominierenden Zentren, des Tiefs bei Island und des Hochs
bei den Azoren (Abbildung 1.5links; Hurrell, 1995). Diese Druckschwankung zeigt
beachtliche Variabilitdt im interannualen bis dekadischen Bereich. Bestimmt man die
erste empirische Orthogonalfunktion des Luftdrucks auf der gesamten Nordhalbkugel,
ergibt sich ein Muster, das iiber dem Nordatlantik dem NAO-Muster sehr &hnelt
und Arktische Oszillation (AO) genannt wird (Abbildung 1.5rechts; Thompson und
Wallace, 1998). Das AO-Muster weist ein drittes Aktionszentrum auf, das siidlich der
Beringstrale liegt. Die NAO und die AO beeinflussen den Eisbedeckungsgrad (Deser
et al., 2000; Kauker et al., 2003; Mysak und Venegas, 1998), die Eisdicke (Polyakov und
Johnson, 2000) und die Eisdrift bzw. den Eistransport (Arfeuille et al., 2000; Hakkinen
und Geiger, 2000; Harder, 1996; Hilmer und Jung, 2000; Rigor et al., 2002; Vinje, 2001).

Proshutinsky und Johnson (1997) finden mit Hilfe eines windgetriebenen, gekoppelten
Eis-Ozean-Modells zwei sich abwechselnde Regime der Eisdrift in der zentralen Arktis:
eine antizyklonale Zirkulation, die dem Beaufort-Wirbel entspricht, und eine entgegen-

NAO AO

Leading EOF (19%) shown as
regression map of 1000mb helght {m)

(NAO Index, SLP) Dec-Mar (mb)

Abbildung 1.5: Links: NAO-Muster definiert als die Differenz des Meeresoberflichendruckes [hPa] zwi-
schen Jahren mit einem NAO-Index > 1 und solchen mit einem Index < —1 basierend auf den Stationen
Lissabon und Stykkisholmur (Island).

[Quelle: http://www.clivar.com/publications/other_pubs/clivar_transp/jpg_files/Ib_d1_991.jpg] (nach
Hurrell, 1995)

Rechts: AO-Muster definiert als die erste EOF der Monatsmittel der 1000 hPa-Hshe [m] zwischen 1979
und 2000.

[Quelle: http://www.cpc.ncep.noaa.gov/products/precip/ CWlink/daily ao_index /loading.html]
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gesetzte zyklonale Zirkulation. Verantwortlich fiir die Stromungsmuster des Meereises
sind Lage sowie Intensitdt des Islandtiefs und des Sibirienhochs. Der Regimewechsel
findet alle fiinf bis sieben Jahre statt. Proshutinsky und Johnson (1997) vermuten, dass
Wassertemperaturanomalien im nordlichen Nordatlantik den Wechsel bewirken. Die
Regime haben Einfluss auf den Eistransport durch die Framstrafle, da bei antizyklonaler
Stromung diinneres Eis von der Kara-, Laptev- und der Ostsibirischen See in die Fram-
strafle gelangt, also der Eis- und damit der Stiiwasserexport gegeniiber der zyklonalen
Zirkulation reduziert wird (Proshutinsky und Johnson, 1997). Im Frequenzspektrum
90-jahriger Zeitreihen des FEisbedeckungsgrades und des Oberflichendruckes finden
Venegas und Mysak (2000) ebenfalls ein dominantes Signal bei sechs bis sieben Jahren.
Weitere dominante Signale treten bei neun bis zehn Jahren, bei 16 bis 20 Jahren
und bei 30 bis 50 Jahren auf. Alle Perioden schlagen sich in der Variabilitdt des
Eistransportes durch die FramstraBle nieder und stellen ein Vorhersagepotential fiir
diesen dar. Mysak und Venegas (1998) beschreiben einen zehnjahrigen Zyklus, der
durch eine im Uhrzeigersinn fortschreitende Anomalie des Eisbedeckungsgrades und
eine ortsfeste Schwingung der Oberflichenanomalie charakterisiert ist. Hierbei handelt
es sich um eine Wechselwirkung zwischen Atmosphére und Eis, die mit den beiden
Phasen der NAO verkniipft ist.

Die interannuale und dekadische Variabilitdt des Eistransportes zeigt Abbildung 1.2. Die
Variabilitdt des Windfeldes ist dabei fiir die Variabilitdt des Eistransportes hauptver-
antwortlich (Harder, 1996). Kwok und Rothrock (1999) stellen fest, dass die Varianz des
Eistransportes im Zeitraum von 1978 bis 1996 zu iiber 80 % durch den Druckgradienten
erklart wird. Die Korrelation zwischen dem Eistransport im Winter und dem NAO-
Index, der normierten Druckdifferenz zwischen Stationen auf Island und den Azoren
bzw. Portugal (Hurrell, 1995), ist positiv, d.h. je grofler der NAO-Index ist, desto
starker ist der Eistransport. Allerdings ist die Korrelation nur in positiven NAO-Phasen
hoch, in negativen hingegen gering. Dickson et al. (2000) finden, dass im Zeitraum
von 1976 bis 2000 die interannualen Schwankungen des Winter-NAO-Index etwa 60 %
der Varianz des jdhrlichen Volumeneistransportes durch die Framstrafe erkldren. Der
Eistransport ist jedoch nicht streng an den Winter-NAO-Index gekniipft, wofiir der star-
ke Eistransport bei negativem NAO-Index zu Beginn der ,,Groflen Salzgehaltsanomalie
im Jahr 1968 ein Beispiel ist (Dickson et al., 2000). Hilmer und Jung (2000) untersuchen
den Zusammenhang zwischen NAO und Eistransport im Winter iiber einen lingeren
Zeitraum (1958 bis 1997) und stellen keine signifikante Korrelation fiir die erste Halfte,
aber eine hohe signifikante Korrelation fiir die zweite Hélfte des Untersuchungszeitraums
fest (r = 0.1 fiir die Jahre von 1958 bis 1977 und r = 0.7 fiir die Jahre von 1978 bis 1997).

Modellstudien zeigen eine Verkniipfung der Variabilitit der thermohalinen Zirkulation
mit der Variabilitdt des Eistransportes (Holland et al., 2001; Mauritzen und Hékkinen,
1997). Holland et al. (2001) finden ein Maximum im Spektrum der ozeanischen
Zirkulation bei 20 Jahren, wobei der Eistransport der Zirkulation um etwa fiinf Jahre
vorauseilt. Die Konvektionsstiarke und -tiefe im Européischen Nordmeer stieg zwischen
den 1950er-Jahren und den frithen 1970er-Jahren zu einem Maximum von 3500 m an,
danach gab es eine Abnahme auf weniger als 1000 m im Jahr 1993. Diese Abnahme ging
mit einer Verstdrkung der horizontalen Tiefenzirkulation zwischen Arktis und Nordat-
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lantik und einer Erwérmung, Salzgehaltszunahme und Stabilisierung des Tiefenwassers
des Européischen Nordmeeres einher (Dickson et al., 1996). Die ,,Groe Salzgehaltsano-
malie” kann als Teil der Variabilitit des arktischen Klimasystems angesehen werden,
wobei der Eistransport die atmosphérische Variabilitdt zum Ozean transferiert (Hilmer
et al., 1998). Hydrographische Messungen von Bacon (1998) deuten an, dass die hohe
dekadische Variabilitit des SiiBwassertransportes (100% des Mittelwertes) durch die
Variabilitdt der polaren Lufttemperatur bestimmt wird. Arfeuille et al. (2000) zeigen,
dass Eistransportanomalien auf Eisvolumenanomalien in der Ostsibirischen See folgen.
Dabei sind Verschiebungen des Eisrandes in der Framstrafle das Ergebnis gegenldufiger
Prozesse: stidwértige Eisadvektion, nordwértiger ozeanischer Wérmetransport und
atmosphérische Oberflichenabkiihlung (Hibler und Zhang, 1994).

Fiir die letzten Jahrzehnte wurde eine signifikante Abnahme des Eisbedeckungsgrades
(Cavalieri et al., 1997; Parkinson et al., 1999) und der Eisdicke (Rothrock et al.,
1999; Kwok et al., 2004) festgestellt. Diese Abnahme kann nicht zweifelsfrei als Folge
der globalen Erwiarmung interpretiert werden, da die dekadische und multidekadische
Variabilitdt grofl sind (Koberle und Gerdes, 2003).

Nach der Erorterung der Variabilitit des Arktischen Meereises auf langen Zeitskalen (in-
teranual bis multidekadisch) geht es im folgenden um die kurze (synoptische) Zeitskala.
In diesem Bereich wird die Variabilitit des Arktischen Meereises durch seine Tragheits-
schwingung (Heil und Hibler, 2002; Kwok et al., 2003), durch Gezeiten (Hoeber, 2000b;
Kowalik und Proshutinsky, 1993) und insbesondere durch Zyklonen gepragt.

1.5 Zyklonen in der Arktis

Statistische Untersuchungen der Zyklonenaktivitdt in der Arktis auf der Basis von
Reanalysen des Oberflichendruckes liegen vor von Serreze et al. (1993) fiir den Zeitraum
von 1952 bis 1989 (tédgliche Daten des National Meteorological Center NMC), von
Serreze (1995) fiir den Zeitraum von 1973 bis 1992 (12-stiindlich, NMC), von Serreze
et al. (1997) fiir den Zeitraum von 1966 bis 1993 (12-stiindlich, NMC), von Kirchgafiner
(1998) und Briimmer et al. (2000) fir den Zeitraum von 1986 bis 1991 (6-stiindlich,
Européisches Zentrum fiir mittelfristige Wettervorhersage EZMW), von Briimmer
et al. (2001) fiir den Zeitraum von 1978 bis 1994 (6-stiindlich, EZMW), von Affeld
(2003) fiir den Zeitraum von 1978 bis 2000 (6-stiindlich, EZMW) und von Zhang et al.
(2004) fur den Zeitraum von 1948 bis 2002 (6-stiindliche Daten des National Center for
Environmental Prediction NCEP). Alle Studien zeigen einen ausgepréigten Jahresgang
mit maximaler Zyklonenanzahl im Sommer und minimaler im Winter, wobei die Winter-
zyklonen im Mittel stiarker ausgeprigt sind. Im Winter konzentrieren sich die Zyklonen
auf den nordatlantischen Sektor der Arktis. In der zentralen Arktis dominiert dann
eine antizyklonale Stromung. Im Sommer dagegen herrschen auch hier héufig zyklonale
Bedingungen. Im Mittel treten noérdlich von 60°N zu jedem Zeitpunkt 5.6 Zyklonen
mit einer mittleren Lebensdauer von 44 Stunden auf (Affeld, 2003). Zusammenhéinge
zwischen der Zyklonenaktivitdt und den bekannten Zirkulationsmustern NAO und AO
konnen festgestellt werden (Affeld, 2003), treten jedoch nicht zu allen Zeiten auf (Serreze
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et al., 1997). Einen positiven Trend der Zyklonenaktivitét in der Arktis stellen Serreze
et al. (1993) fiir den Zeitraum von 1952 bis 1989 und Affeld (2003) fiir den Zeitraum von
1978 bis 2000 fest. Zhang et al. (2004) zeigen, dass die Zyklonenaktivitdt von 1960 bis
in die 1990er-Jahre in der Arktis ansteigt, wiahrend sie in den mittleren Breiten abnimmt.

Was ist iiber den Einfluss von Zyklonen auf die Eisbedeckung und die Eisdrift bekannt?
Zyklonen nehmen iiber ihr Windfeld direkten Einfluss auf die Eisdrift (Serreze et al.,
1989; Thorndike und Colony, 1982; Vinje und Finnekasa, 1986), aber auch indirekten
durch Aufbrechen, Zerkleinern und Ubereinanderschieben des Meereises und damit ver-
bundener Abnahme des Eisbedeckungsgrades sowie Erhohung der Oberflichenrauigkeit
(Britmmer und Hoeber, 1999; Briimmer et al., 2001; Dierer, 2002; Holt und Martin,
2001). Auf Satellitendaten, Eisbojenmessungen und Modellergebnissen beruhende
Untersuchungen zeigen beim Durchzug von Zyklonen eine divergente Eisdrift und eine
Abnahme des Eisbedeckungsgrades um bis zu 5% (Maslanik und Barry, 1989; Maslanik
et al., 1995; Zwally und Walsh, 1987). Im zuletzt genannten Fall fiihrt eine wenige Tage
andauernde zyklonale Zirkulation zu einer mehrere Monate andauernden Verringerung
des Anteils an mehrjahrigem Eis mit Auswirkungen auf den Eisbedeckungsgrad.

In Polargebieten treten neben synoptisch-skaligen Zyklonen auch mesoskalige Zyklonen
mit horizontaler Ausdehnung von 200 bis 1000 km und vertikaler Erstreckung bis zu
2km auf (Briimmer und Hoeber, 1999). Die Eisrandzone fordert aufgrund der hohen
Baroklinitéat Zyklogenese (Serreze, 1995; Rasmussen et al., 1997). Die Entstehung und
Entwicklung von mesoskaligen Zyklonen am FEisrand untersuchten Heinemann (1996)
und Dierer (2002). Die Lage des Eisrandes scheint die Zugbahn einer Zyklone (Dierer,
2002) und seine Form die Stdrke der Zyklogenese mit zu bestimmen (Heinemann, 1996).

Modelluntersuchungen von Murray und Simmonds (1995) ergeben keine signifikante
Erhohung der Zyklonenaktivitdt innerhalb der Arktis bei Abnahme des Eisbedeckungs-
grades. Fiir das Weddelmeer hingegen zeigen Simmonds und Wu (1993), dass bei einer
Reduktion des Eisbedeckungsgrades die Anzahl von Zyklonen steigt. Statistische Unter-
suchungen von Deser et al. (2000) deuten eine atmosphérische Reaktion auf eine Ver-
schiebung des Eisrandes in der Framstrafie an. Ein nach Norden verschobener Eisrand
fithrt demnach zu einer héheren Anzahl von Zyklonen in der Eisrandzone.

1.6 Zyklonen in der Framstrafle

Die Framstrafle zwischen Gronland und Spitzbergen verbindet den Arktischen Ozean mit
dem Nordatlantik. Weil etwa 95 % des arktischen Meereisexportes durch die Framstrafie
stattfinden (Vinje und Finnekasa, 1986), handelt es sich um eine Schliisselregion mit
tiberregionaler Bedeutung (Abschnitt 1.3).

Die statistischen Untersuchungen von Affeld (2003) ergeben, dass in der Framstrafle
im Mittel 5.5 Zyklonen pro Monat auftreten und dort durchschnittlich 18 Stunden
verweilen. Bevorzugt ziehen die Zyklonen von Siidwesten nach Nordosten durch die
Framstrafle. Thre Wirkung auf den Eistransport durch die FramstraBle héingt primér
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von der Lage der Zyklonenzughahn ab. Zyklonen im Siidosten der Framstrafle iiber
eisfreiem Ozean erhchen den Eistransport, Zyklonen im Eisrandbereich und iiber dem
eisbedeckten Ozean reduzieren den Eistransport. Beobachtungen von Briimmer et al.
(2001) und Simulationen von Dierer (2002) zeigen im Gegensatz dazu eine Erhohung
der Eisdrift beim Auftreten einer Zyklone im Eisrandbereich der Framstrafle.

Welche Messungen liegen in der Literatur iiber Zyklonen in der Framstrafie vor? Wéhrend
CEAREX 1989 (Coordinated Eastern Arctic Experiment) entstand am 11. April 1989
eine mesoskalige Zyklone am Eisrand und bewirkte einen Temperaturanstieg von 23 K
innerhalb von 12 Stunden (Guest et al., 1995; Rasmussen et al., 1997). Zu diesem Fall
gibt es meteorologische Messungen von zwei Eisstationen und einem Forschungsschiff in
der Framstrafe, allerdings keine Bojenmessungen iiber die Wirkung der Zyklone auf die
Eisdrift. Rasmussen et al. (1997) spekulieren lediglich, dass solche mesoskaligen Wir-
bel eine markante Anderung der Eisdrift bewirken kénnen. Wéhrend der Messkampagne
ARKTIS 1993 wurde eine mesoskalige Zyklone vermessen, die am 13. Méarz 1993 am
Eisrand entstand und einen Radius von 150 km hatte (Briimmer und Hoeber, 1999).
Eisbojenmessungen zeigen eine vollstédndige Schleife der Eisdrift und einen Anstieg der
Eisdriftgeschwindigkeit sowie der Eisdeformationsrate bei Zyklonendurchgang. Wihrend
ACSYS 1998 (Arctic Climate System Studies) fand am 16. Méarz 1998 ein Messflug
durch einen Trog statt, in den von Siiden ein mesoskaliges Tief zog (Briimmer und Thie-
mann, 1998). Erst durch die beiden Feldexperimente FRAMZY 1999 (FramstraBenzy-
klonen; Briimmer, 2000) und FRAMZY 2002 (Briimmer et al., 2005; Miiller et al., 2004)
konnte unter Verwendung der Messplattformen Flugzeug, Schiff und Eisdriftbojen sowie
der Satellitendaten SSM /1 (Special Sensor Microwave / Imager), Radarsat und AVHRR
(Advanced Very High Resolution Radiometer) ein umfangreicher Datensatz iiber sieben
Framstraflenzyklonen, ihre Entstehungsbedingungen und ihre Wirkung auf die Eisdrift
bestimmt werden. Dieser Datensatz stellt die Grundlage fiir die Untersuchungen dieser

Arbeit dar.

1.7 Ziel und Konzeption der Arbeit

Das Ziel dieser Arbeit besteht darin, herauszufinden, welchen Einfluss Framstraflen-
zyklonen auf das Meereis und insbesondere auf den Eistransport durch die Framstrafe
ausiiben. Zur Untersuchung dieser Fragestellung wird zum einen der Beobachtungsdaten-
satz der beiden Feldexperimente FRAMZY 1999 und FRAMZY 2002 verwendet und zum
anderen werden Simulationen mit einem auf Hibler (1979) zuriickgehenden numerischen
thermodynamisch-dynamischen Meereismodell (Timmermann et al., 2002) durchgefiihrt.

Die Modellexperimente erméglichen, (1) den Beobachtungsdatensatz raumlich und zeit-
lich zu erweitern, (2) ein besseres Prozessverstindnis tiber die Wirkung von Zyklonen
auf das Meereis zu bekommen und (3) den gesamten Eistransport durch die Framstrafle
zu bestimmen. Das Meereismodell, die in dieser Arbeit durchgefiihrten Modifikationen
und die Realisierung der Modellexperimente werden in Kapitel 2 vorgestellt. Es wird
mit einer fiir die Grofe des Modellgebietes (2000 km x 1600 km) vergleichsweise hohen
horizontalen Auflosung (9km) gerechnet. Der atmosphérische Antrieb erfolgt mit
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6-stiindlichen EZMW-Analysen (Furopdisches Zentrum fir mittelfristige Wettervorher-
sage), damit die Modellstudien nahe an der Realitdt sind und direkt mit den zeitlich
und raumlich hoch aufgelosten Beobachtungsdaten verglichen werden konnen. Bzgl. des
Antriebs mit der Ozeanstréomung wird in dieser Arbeit ein neuer Weg bestritten. Es wer-
den keine konstanten oder monatlichen Mittelwerte der geostrophischen Ozeanstromung
verwendet, sondern die Ozeanstromung der obersten Modellschicht (6 m Tiefe) einer
mit NCEP-Analysen (National Center for Environmental Prediction) angetriebenen
MPI-OM-Simulation (Maz-Planck-Institute Ocean Model).

Die Beobachtungsdaten decken die beiden Monate April 1999 und Mérz 2002 ab (Uber-
blick in Kapitel 3). Fiir diesen Zeitraum werden Simulationen mit dem Meereismodell
durchgefiithrt und in Kapitel 4 mit den Beobachtungsdaten verglichen. Zur Beurteilung
der Giite des Eisbedeckungsgrades und der Eisdrift werden Kennzahlen definiert, die
sowohl die Mittelwerte als auch die rdumlich-zeitliche Variabilitat der Eiseigenschaften
beschreiben. Um die Empfindlichkeit der Modellergebnisse auf Variationen des atmo-
sphérischen Antriebs, des ozeanischen Antriebs, der Eis- und Schneeverhéltnisse, der
Transferkoeffizienten fiir Impuls- und Warmeaustausch und der Rheologieparameter zu
iiberpriifen und um die Ursachen fiir die in Kapitel 4 festgestellten Abweichungen zwi-
schen Simulation und Beobachtung zu ermitteln, werden zahlreiche Sensitivitatstudien
durchgefiihrt (Kapitel 5).

Zur Untersuchung der Fragestellung, wie die einzelnen Zyklonen das Meereis verdndern
und wie realitdtsnah das Modellexperiment die Auswirkungen simuliert, wird in Kapi-
tel 6 der Einfluss der sieben beobachteten FramstraBlenzyklonen auf das Meereis sowohl
anhand der Beobachtungsdaten als auch anhand der Modellergebnisse gezeigt. Zur
Analyse des prinzipiellen Einflusses einer Framstraflenzyklone auf die Eiseigenschaften
werden in Kapitel 7 Modellexperimente mit einer synthetischen Zyklone durchgefiihrt.
Dabei werden sechs verschiedene Zyklonenzugbahnen durch die Framstrae (Einteilung
nach Affeld, 2003) untersucht und der Einfluss der Zyklonenwindstérke, des Zyklo-
nenradius und einer im Zyklonengebiet modifizierten Ozeanstromung bestimmt. Im
Vordergrund steht die Frage, welchen direkten Einfluss das Windfeld der Zyklone auf das
Meereis ausiibt und welchen indirekten iiber die Wechselwirkung mit der Ozeanstromung.

Aus den Modellexperimenten werden zeitlich hochaufgeloste Zeitreihen des gesamten
Eistransportes durch die Framstrafle fiir beide Untersuchungsmonate bestimmt, im
Zusammenhang mit den synoptischen Ereignissen diskutiert und mit Eistransport-
abschitzungen aus dem Druckgradienten nach Vinje (2001) verglichen (Kapitel 8). Der
Einfluss der synthetischen Zyklone auf den Eistransport wird im Zusammenhang mit
den statistischen Untersuchungen von Affeld (2003) erortert.

Im abschlieSenden Kapitel 9 werden die in dieser Arbeit gewédhlte Konzeption der Meer-
eismodellstudien im Vergleich zu den Modellexperimenten anderer Autoren erértert, die
wichtigen Ergebnisse zusammengefasst und Reslimee gezogen.



Kapitel 2

Meereismodell

Das in dieser Arbeit verwendete numerische dynamisch-thermodynamische Meereis-
modell (Timmermann et al., 2002) wurde am Alfred-Wegener-Institut in Bremerhaven
entwickelt. Es basiert auf dem Eismodell von Hibler (1979) mit folgenden drei Kompo-
nenten:

1. Die Bilanzgleichungen, die die zeitliche Anderung des Eisbedeckungsgrades und
der Eisdicke in Abhéngigkeit der Prozesse Advektion, Gefrieren und Schmelzen
beschreiben.

2. Die zweidimensionale Impulsgleichung, die die Eisdrift infolge der Schubspannung
durch Wind und Ozeanstromung, der Corioliskraft, der internen Kréfte im Eis und
der Hangabtriebskraft bei geneigter Meeresoberfliche bestimmt.

3. Das Rheologiegesetz, das einen Zusammenhang zwischen dem Spannungstensor
und dem Deformationsratentensor definiert, so dass die internen Kréfte als Diver-
genz des Spannungstensors bestimmt werden koénnen.

Die in dem Meereismodell verwendete Thermodynamik geht auf Parkinson und Washing-
ton (1979) zuriick. Der zentrale Aspekt ist dabei die Bestimmung der Energiebilanz an
den Grenzflichen Ozean/Eis und Eis/Atmosphére. Wichtige Schritte zur Weiterentwick-
lung des Meereismodells stellen die Beriicksichtung unterschiedlicher Eisdicken innerhalb
einer Gitterzelle nach Hibler (1984), die Einfiihrung der Schneehdhe als prognostische
GroBe durch Owens und Lemke (1990), die Annahme fiinf verschiedener Werte fiir die
Oberflichenalbedo durch Fischer (1995) und die Modifikation der Rheologie sowie Ande-
rungen der Numerik durch Harder (1996) dar. Unter Beriicksichtigung der Erweiterungen
und Verbesserungen wird zunéchst die Physik des Meereismodells préasentiert: die Bilanz-
gleichungen, die Thermodynamik und die Dynamik. Es folgen eine kurze Darstellung der
Numerik in Abschnitt 2.2 und eine ausfiihrliche Beschreibung der Realisierung der Mo-
dellexperimente in Abschnitt 2.3. Dabei werden die verwendeten Anfangsbedingungen,
die seitlichen Randbedingungen, der atmosphérische Antrieb und der ozeanische Antrieb
vorgestellt.

15
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2.1 Physik des Meereismodells

2.1.1 Bilanzgleichungen

Bei dem verwendeten Eismodell handelt es sich um ein Kontinuumsmodell. Das Meer-
eis, das in der Realitét aus vielen wechselwirkenden Schollen unterschiedlicher Form und
Grofle besteht, wird hier durch eine mittlere Eisdicke h, eine mittlere Schneehohe hy,
einen mittleren Bedeckungsgrad A und eine mittlere Eisdrift ;.. in jeder Gitterzelle be-
schrieben. Dabei werden FEisdicke und Schneehche als Volumen pro Gitterzelle definiert,
also als die Dicke bzw. Hohe, die Eis oder Schnee beséfien, wenn sie homogen (100 % Be-
deckungsgrad) tiber die gesamte Gitterzelle verteilt waren. Fiir die reale mittlere Eisdicke
heg und Schneehohe auf dem Eisteil hy g gelten somit: hey = h/A bzw. hy .y = hs/A.
Die zeitliche Entwicklung der prognostischen Variablen Eisdicke, Schneehohe und Eisbe-
deckungsgrad wird mittels folgender Bilanzgleichungen berechnet:

oh =
E"‘v'(uice'h) = Sp, (2.1)
Oh S
8158 +V- (uice : hs) = Ssa (22)
0A =
— + Vo (i A) = Sa (2.3)
mit:
Sh: Quell- und Senkenterme der Eisdicke,
Ss: Quell- und Senkenterme der Schneehéthe,
Sa: Quell- und Senkenterme des Bedeckungsgrades.

In diesen drei Bilanzgleichungen ergibt sich die lokal-zeitliche Anderung der jeweiligen
Grofe durch Advektion sowie Quell- und Senkenterme. Die Advektion beschreibt den
iiber die Eisdrift verursachten horizontalen Austausch benachbarter Regionen und be-
wirkt somit eine Umverteilung des Eises. Die Bestimmung der Eisdrift {iber die Impuls-
gleichung wird in Abschnitt 2.1.3 erldutert. Bei den Quell- und Senkentermen handelt
es sich vor allem um die thermodynamischen Prozesse Gefrieren und Schmelzen, deren
Bestimmung im Folgenden dargestellt wird.

2.1.2 Thermodynamik

Die thermodynamisch bedingte Anderung des Meereises wird iiber seine Energiebilanz
bestimmt. Abbildung 2.1 zeigt die fiinf auftretenden Grenzflichen — Atmosphére/Schnee,
Atmosphére/Eis, Atmosphére/Ozean, Schnee/Eis und Eis/Ozean —, an denen jeweils der
Gesamtwérmefluss bestimmt wird:

Qass = Qa+ Qcyp, (2.4)
Quji = Qa+ Qe (2.5)
Qajw = Qo+ Qu, (2.6)
Qsji = Qei— Qess: (2.7)
Qijw = Qu— Qe (2.8)

mit:
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Atmosphére

Schnee

Eis

Ozean

Abbildung 2.1: Die vier Bereiche Atmosphére, Schnee, Eis und Ozean mit fiinf auftretenden

flachen.
Qayst Gesamtwirmefluss an der Grenzfliche Atmosphire/Schnee,
Qayi Gesamtwirmefluss an der Grenzfliche Atmosphére/Eis,
Qa/w: Gesamtwirmefluss an der Grenzfliche Atmosphire/Ozean,
Qs Gesamtwérmefluss an der Grenzfliche Schnee/Eis,
Qi/w: Gesamtwirmefluss an der Grenzfliche Eis/Ozean,
a: atmosphérischer Gesamtwarmefluss,
Qu: turbulenter ozeanischer Warmefluss,
Qe,s: konduktiver Warmefluss im Schnee,
Qe,i: konduktiver Wiarmefluss im Eis,

wobei folgende Fliisse zum atmosphérischen Gesamtwéarmefluss beitragen:

Qu=H+E+St+S"+ L+ LT

mit:
H: turbulenter atmosphérischer Fluss fiihlbarer Wirme,
E: turbulenter atmosphérischer Fluss latenter Warme,
St Fluss der kurzwelligen Einstrahlung,
ST Fluss der kurzwelligen Ausstrahlung,
L: Fluss der langwelligen Einstrahlung,
L Fluss der langwelligen Ausstrahlung.

17

Grenz-

(2.9)

Die turbulenten Fliisse werden fiir die Atmosphére mit Bulkformeln nach Parkinson und

Washington (1979) und fiir den Ozean nach Morison et al. (1987) bestimmt:

H = Pa Cp C(H ‘ﬁwm‘ (Ta_Ts c)a
E = Pa L C1H |ﬁwin| (Q(z - q$fc)a
Qw = Pw Cpw C1H,w \/ C(D,w |ﬁwat - 2_jice| (Tw - Tf)

mit:

(2.10)
(2.11)

(2.12)
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Pa: Dichte der Luft (p, = 1.3kgm™3),

Pw: Dichte des Meerwassers (pw = 1000 kgm™3),

Cp: spezifische Wirme der Luft (¢, = 1004 Jkg=! K1),

Cp,w: spezifische Wirme des Meerwassers (cp, = 4000 J kg™t K1),

L: spezifische latente Wirme fiir Verdunstung (L = 2.5 - 10 Jkg—1)
bzw. Sublimation (L = 2.83-10% Jkg—!)

Cy: atmosphirischer Transferkoeffizient fiir Warme (Cg = 1.75-1073),

CH w: ozeanischer Transferkoeffizient fiir Warme (Cpr, = 1.2+ 1072),

Cp,w: ozeanischer Transferkoeffizient fiir Impuls (Cp , = 3-1073),

Uoin: Wind (hier aus 10 m Héhe),

Wwat Ozeanstromung (hier aus 6 m Tiefe),

Ta: Lufttemperatur (hier aus 2m Héhe),

Type: Oberflachentemperatur,

Tw: Wassertemperatur (hier aus 6 m Tiefe),

Ty: Gefriertemperatur des Meereises,

qa: spezifische Feuchte (hier aus 2m Hohe),

Qsfe: spezifische Feuchte der Luft an der Oberfliche.

Die Strahlungsfliisse werden fiir den kurzwelligen Bereich nach Parkinson und Washing-
ton (1979) und fiir den langwelligen Bereich nach Konig-Langlo und Augstein (1994) wie
folgt parameterisiert:

cos® 7

sbo= 5, (1-06n%) (2.13)
IR _ . l .
(cosZ 4+2.7) e, - 105 Pa~! +1.085cos Z + 0.1 ¢
U 3 4
L' = (0.765+0.22n%) op T} (2.15)
T 4
L' = —eopTy, (2.16)
mit:
So: Solarkonstante (Sp = 1353 W m™2),
Z: Zenitwinkel (als Funktion der geographischen Breite, des Tages und der Uhrzeit),
Nl ‘Wolkenbedeckungsgrad,
ev: Partialdruck des Wasserdampfes [Pa] (hier aus 2m Héhe),
« Oberflichenalbedo,
oB Stefan-Boltzmann-Konstante (o5 = 5.67 - 1078 Wm—™2K~4),
€ Oberfldchenemissivitét (e = 0.99),
Ta: Lufttemperatur (hier aus 2m Héhe),
Type: Oberflachentemperatur.

Nach dem Null-Schichten-Modell von Semtner (1976) werden die Warmekapazitéiten von
Eis und Schnee vernachléssigt, so dass der konduktive Warmefluss vertikal konstant ist,
also auch zwischen Eis und Schnee. Der Isolationseffekt von Schnee wird durch die un-
terschiedliche Warmeleitfahigkeit von Eis und Schnee iiber iterativ bestimmte Tempe-
raturen am Oberrand des Eises und des Schnees beriicksichtigt. Nach Parkinson und
Washington (1979) wird durch Schmelzen und Gefrieren stets soviel latente Wérme frei-
gesetzt bzw. gebunden, dass die Energiebilanz des Meereises ausgeglichen ist:

Qi = Qo+ Qu+ Shpili =0 (2.17)
mit:

Qi Energiebilanz des Meereises,

Qa: atmosphérischer Gesamtwérmefluss,

Qu: turbulenter ozeanischer Warmefluss,

pi Dichte des Meereises (p; = 910 kgm—3),

L;: Schmelzwirme des Meereises (L; = 0.33 - 106 Jkg—1).
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Aus dieser Gleichung lisst sich die thermodynamische Anderung der Eisdicke S,
bestimmen. Es sind etwa 35 Wm™2 notwendig, um die Eisdicke um einen Zentimeter
pro Tag zu verdndern.

Eine entsprechende Bilanz wird fiir die Schneeschicht aufgestellt, wobei Schmelzen die
einzige Senke und Niederschlag die einzige Quelle darstellt. Ferner wird angenommen,
dass zunéchst der gesamte Schnee abschmilzt, bevor Eis geschmolzen wird. Fiir die Ande-
rung der Schneehche Sy gilt:

Qa+Q
a w
S, =22 YL R (2.18)
psLs
mit:
ps: Dichte des Schnees (ps = 300 kgm™3),
Lg: Schmelzwirme des Schnees (Ls = L; = 0.33 - 106 Jkg™1)
R: Schneeniederschlagsrate.

Die Bedeutung des Schnees liegt in seinem Isolationseffekt, der zu einer niedrigeren
Oberflachentemperatur iiber Schnee als iiber Eis fithrt, und in der veréinderten Albedo.
Nach Fischer (1995) werden fiir die fiinf Oberflichentypen (offenes Wasser, schmelzen-
des Eis ohne Schnee, gefrorenes Eis ohne Schnee, schmelzender Schnee und gefrorener
Schnee) unterschiedliche Albedowerte angenommen, die in Tabelle 2.1 aufgelistet sind.

Oberflache Albedo
offenes Wasser 0.10
schmelzendes Eis ohne Schnee 0.60
gefrorenes Eis ohne Schnee 0.65
schmelzender Schnee 0.70
gefrorener Schnee 0.80

Tabelle 2.1: Albedo verschiedener Oberflachen.

Die Anderungsrate des Eisbedeckungsgrades S, kann nicht mit elementaren physikali-
schen Gleichungen bestimmt werden. Es wird folgender empirischer Ansatz verwendet:
1-—A

A —
Sa = ——max(8y, 0) + min(Sy,0) +0.5 (A= |V i) exp [-C(1 = A)] (2.19)
0

mit:

ho RinnenschlieBungsparameter (ho = 0.5m),
A: Gesamte Deformation (siehe Gleichung 2.28),
C: empirischer Eiskonzentrationsparameter (C' = 20).

Der erste Term auf der rechten Seite beschreibt die Abnahme der Fliche offenen Wassers
infolge Gefrierens, wobei der empirische Parameter hy vorgibt, wie schnell sich die
Eisdecke schliefit. Der zweite Term bestimmt die Abnahme des Eisbedeckungsgrades
infolge Schmelzens. Der dritte Term beinhaltet eine Parameterisierung fiir die auch im
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Winter beobachtete Entstehung von Rinnen offenen Wassers durch Scherdeformation
(Rothrock, 1975; Harder und Lemke, 1994).

Das Auftreten unterschiedlicher Eisdicken innerhalb einer Gitterzelle wird durch einen
empirischen Ansatz von Hibler (1984) berticksichtigt. Danach treten in jeder Gitterzelle
sieben verschiedene Eisdicken zu gleichen Flachenanteilen auf. Die Eisdicken betragen

2oLh figr g = 1,..., 7 (Abbildung 2.2). Fiir jede der sieben Eisdickenklassen wird die oben

beschriebene Energiebilanz (Gleichungen 2.4 bis 2.8) bestimmt. Die Anderungsraten
Sh, Ss und Sy ergeben sich jeweils als Mittelwert iiber alle Klassen. Obwohl der
konduktive Warmefluss im Eis proportional zur Eisdicke ist, wirkt sich die Annahme
einer inhomogenen Eisverteilung auf die Energiebilanz des Eises aus. Das liegt an der
Nichtlinearitdt zwischen der Energiebilanz und der Eistemperatur, welche wiederum
von der Eisdicke abhéngig ist.

1 2 3 4 5 6 7
Eisdickenklasse

Abbildung 2.2: Die sieben Eisdickenklassen in Abhéngigkeit der mittleren Eisdicke h und des mittleren
Eisbedeckungsgrades A.

2.1.3 Dynamik

Die zweidimensionale Impulsgleichung lautet:

D/L_[:ice — — —
tht:m+m+R+Em+m, (2.20)
mit:
pi Dichte des Meereises (p; = 910 kgm~3),
h: Eisdicke,
Ujce: Eisdrift,

Ta: Windschubspannung,
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Tw: ozeanische Schubspannung,

F_"C: Corioliskraft,

F int: interne Krifte,

Fy: Hangabtriebskraft (horizontale Komponente).

Zur totalen zeitlichen Anderung der Eisdrift tragen die Windschubspannung, die ozea-
nische Schubspannung, die Corioliskraft, die internen Kréfte und die Hangabtriebskraft
bei. Es sei darauf hingewiesen, dass alle Terme dieser Gleichung die Dimension N m™2
haben. Um die Dimension einer Kraft zu erhalten, muss iiber die Fléiche der Gitterzelle
integriert werden.

Windschubspannung:

Den groBiten Einfluss auf die Eisdrift {ibt der Wind aus. Der Impulsfluss 7, wird iiber eine
Bulkformel parameterisiert. Da die Windgeschwindigkeit in der Regel deutlich gréfler als
die Eisdriftgeschwindigkeit ist, wird anstelle der Relativgeschwindigkeit nur die Wind-
geschwindigkeit verwendet:

Ta = Pa CYD ‘uwm‘ Uyin (221)
mit:

Pa: Dichte der Luft (pg = 1.3kgm™3),

Cp: atmosphirischer Transferkoeffizient fiir Impuls (Cp = 1.5 - 1073),

Win: Wind (hier aus 10 m Héhe).

Die kritische Grofle ist der Transferkoeffizient C'p. Im Gegensatz zu Atmosphédrenmo-
dellen wird in Meereismodellen zumeist ein konstantes C'p verwendet. Diese Konstante
variiert jedoch betréchtlich zwischen verschiedenen Meereismodellen und Simulationen.
Timmermann (2000) hat z. B. ein Cp von 1.32-1072 und Harder et al. (1998) ein Cp von
2.2 - 1073 gewiihlt. Hier wird fiir die Referenzliufe ein Cp von 1.5 - 1073 verwendet. In
den durchgefiihrten Sensitivitédtsstudien wird dieser Wert variiert und auch als Funktion
der atmosphérischen Schichtung und des Eisbedeckungsgrades bestimmt (Kapitel 5).

Ozeanische Schubspannung:

Der zweitwichtigste Term in der Impulsgleichung ist die Schubspannung 7,, infolge der
Ozeanstromung. 7, wird analog zu 7, parameterisiert. In diesem Fall darf die Eisdrift, die
die gleiche GroBlenordnung wie die Ozeanstromung besitzt, nicht vernachléssigt werden:

Tw = Pw C(D,w |uwat - uice| (uwat - uice) (222)
mit:

Pw: Dichte des Meerwassers (pw = 1000 kgm™3),

Cp,w: ozeanischer Transferkoeffizient fiir Impuls (Cp ., = 3 - 1073),

Uwat: Ozeanstromung in 6 m Tiefe.

Dieser Term bewirkt generell eine Abnahme der durch den Wind gepréigten Eisdrift aufler
in Situationen mit schwachem Wind und starker Ozeanstréomung. Wie bei Timmermann
(2000) wird ein Cp,, von 3 - 1072 gewéhlt, so dass das Verhiltnis Cp/Cp ., 0.5 betrigt.



22 KAPITEL 2. MEEREISMODELL

Entscheidend fiir die Eisdrift sind nicht die absoluten Schubspannungen, sondern das
Verhiltnis der atmosphérischen zur ozeanischen Schubspannung. Kreyscher et al. (2000)
haben durch den Vergleich von Modellergebnissen mit Eisbojenmessungen eine Optimie-
rung des Verhéltnisses Cp/Cp,, vorgenommen und als Ergebnis den hier verwendeten
Wert von 0.5 erhalten.

Corioliskraft:

Im Gegensatz zu den Schubspannungen, bei denen es sich um Oberflédchenkrifte handelt,
ist die Corioliskraft Fi eine Korperkraft:

= Pi ice .
FC 1% h f(gD) Rgoo Uu (2 23)
mit:

pi Dichte des Meereises (p; = 910 kgm™3),

f(o): Coriolisparameter als Funktion der geographischen Breite,

Rggo: Drehmatrix: Rotation um 90° im Uhrzeigersinn.

Ihre Bedeutung steigt mit zunehmender Eisdicke. Die Corioliskraft tragt im entscheiden-
den MafBle dazu bei, dass auf der Nordhalbkugel die Eisdrift gegeniiber dem Wind nach
rechts gedreht ist.

Interne Krifte:

Die internen Kréfte Fj,; ergeben sich aus der Divergenz des zweidimensionalen Span-
nungstensors o:

— —

Foy=¥ -0 (2.24)

Die Bestimmung des Spannungstensors wird ausfiihrlich von Harder (1996) erklart. Die
Kinematik des Meereises ist bekannt, also die Eisdrift und ihre rdumlichen Ableitungen
und somit auch die Deformation. Das Problem liegt darin, die dynamische Wirkung,
d.h. die Verformung des Eises durch die Bewegung, zu bestimmen. Eine Verkniipfung
zwischen der dynamischen Grofle Spannungstensor ¢ und der kinematischen Gréfie De-

formationsratentensor ¢;; = 1 (ag’;?i + %) beschreibt das fundamentale Rheologiege-
J K2

2
setz, das im Zweidimensionalen folgendermaflen lautet:

oi; = 2néij + [(C —m)(én + éan — P/2)] 0 (2.25)
mit:

n: Scherviskositit,

¢: Viskositét fiir die Volumenkompression,

P: statischer Druck, hier: Eishérte,

05t Kroneckersymbol,

i,j € {1,2}.

Um in dieser Gleichung die Viskositdten zu bestimmen, miissen dem Meereis Verhal-
tenseigenschaften zugeordnet werden. Das Eismodell verwendet eine viskos-plastische
Rheologie nach Hibler (1979), d. h. es wird angenommen, dass sich Meereis fiir kleine De-
formationsraten wie eine viskose Fliissigkeit und ansonsten wie ein plastischer Festkorper
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verhalt. Der Spannungstensor wird durch seine beiden Invarianten charakterisiert, die ein
Maf fiir Volumen- bzw. Scherkompression sind:

1
or = 5(ou+om), (2.26)

orr — \/(0’11 — 0’22)2 + 40'%2. (227)

Durch die sogenannte Bruchkurve im Spannungsraum, den die beiden Invarianten auf-
spannen, wird allgemein das plastische Verhalten eines Festkorpers beschrieben. Diese
Bruchkurve gibt maximale Werte fiir Volumen- und Scherkompression vor und bestimmt
die Scherkompression in Abhéngigkeit von der Volumenkompression. Bei hoheren Span-
nungen kime es zum Aufbrechen des Festkorpers, einem nicht erlaubten Zustand. Fiir das
Meereismodell bedeutet dies, dass sich das Feld der Eisdrift so einstellen muss, dass die
internen Spannungen im vorgegebenen Raum bleiben. Realitdtsnahe Ergebnisse werden
durch eine elliptische Bruchkurve erzielt. Durch die Definition der Bruchkurve kénnen
die gesamte Deformation A und die Viskositédten n und ¢ bestimmt werden:

A = \Jé&+e23, (2.28)

P
¢ =L (2.20)
o~ (2.30)
mit:
e: Exzentritzitét der elliptischen Bruchkurve (e = 2),
€r, €118 Invarianten des Tensors der Deformationsrate é.

Um einen kontinuierlichen Ubergang zwischen plastischem und viskosem Verhalten zu er-
reichen, wird nach Harder (1996) eine Regimefunktion r(A) definiert, mit der die Eishérte
modifiziert wird:

A

"A) = XA (2.31)
mit:

Apin: empirischer Regimeparamter (A, =2-1077s71)
und:

P = 2 r(8) P h exp[-O(1 - A) (2.32)
mit:

P empirischer Eishérteparameter (P* = 2-10* Nm™2),

C: empirischer Eiskonzentrationsparameter (C' = 20).
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Hangabtriebskraft:

Gezeiten, horizontale Druckgradienten und die Windschubspannung bewirken eine Aus-
lenkung der Meeresoberfliche in Bezug zum Geoid. Die Auslenkung erzeugt folgende
Kraft auf das Meereis:

mit:
pi Dichte des Meereises (p; = 910 kgm™3),
g: Erdbeschleunigung (g = 9.8 ms~2),
Hy: Hohe der Meeresoberfliche in Bezug zum Geoid.

Ein Uberblick iiber alle verwendeten Modellkonstanten und ihre Werte wird in Tabelle 2.2
gegeben.

Parameter Symbol | Wert

Albedo Q@ 0.1 bis 0.8
atmosphérischer Transferkoeffizient fiir Impuls | Cp 1.5-1073
atmosphérischer Transferkoeffizient fiir Wéarme | Cy 1.75-1073
Dichte der Luft Pa 1.3kgm™3
Dichte des Meereises pi 910 kgm—3
Dichte des Meerwassers P 1000kgm—3
Dichte des Schnees s 300 kgm~3
empirischer Eishérteparameter P 2-10*Nm—2
empirischer Eiskonzentrationsparameter C 20
Erdbeschleunigung g 9.8ms?
Exzentrizitat der elliptischen Bruchkurve e 2
Oberflachenemissivitét € 0.99
ozeanischer Transferkoeffizient fiir Impuls Co.w 3-1073
ozeanischer Transferkoeffizient fiir Wérme CHuw 12-1073
Rinnenschliefungsparameter ho 0.5m
Schmelzwéarme des Meereises L; 0.33-10° Jkg!
Solarkonstante So 1353 Wm™2
spezifische latente Wirme fiir Sublimation L 2.83-10° Jkg!
spezifische latente Warme fiir Verdunstung L 2.5-106J kg !
spezifische Warme der Luft Cp 1004 J kg 'Kt
Stefan-Boltzmann-Konstante op 567-10*Wm 2K
Wiirmeleitfihigkeit des Meereises k; 2.1656 Wm 1 K~!
Wirmeleitfiahigkeit des Schnees ks 0.31Wm 1t K!

Tabelle 2.2: Die Konstanten des Meereismodells im Referenzexperiment. Einige Grofien, wie z. B. die
Transferkoeffizienten werden in den Sensitivitdtsstudien variiert und als Funktionen anderer Variablen
bestimmt (Kapitel 5).
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2.2 Numerik des Meereismodells

Zur Losung der in Abschnitt 2.1 vorgestellten Bilanzgleichungen und der Impulsgleichung
des Meereises muss eine Diskretisierung vorgenommen werden. Wie in der numerischen
Modellierung weit verbreitet werden die Differentialquotienten durch finite Differenzen-
verfahren approximiert (Stossel und Owens, 1992), z. B. 0h/0t ~ Ah/At. Der Zeitschritt
betragt hier At = 10min und die rdumliche Auflésung Az = 1/12° ~ 9km. Es wird
ein rotiertes Koordinatensystem verwendet, dessen Aquator entlang des 0°-Meridians
verlauft und dessen Nordpol bei 0°N und 90° O liegt, so dass die Gitterzellen in der
Framstrafe nahezu quadratisch sind. Die horizontale Anordnung der Variablen erfolgt
auf einem Arakawa-B-Gitter (Mesinger und Arakawa, 1976; Fischer, 1995), d.h. die
skalaren Groflen liegen im Zentrum der Gitterzellen, die Vektoren an den Eckpunkten.
Fiir die Advektion wird das von Harder (1996) implementierte ,Upstream“-Schema
nach Smolarkiewicz (1983) verwendet. Dieses Verfahren kommt ohne explizite Diffusion
in den Bilanzgleichungen 2.1 bis 2.3 aus und zeichnet sich durch eine hohe Stabilitét
aus. Die hohe implizite Diffusion wird durch einen Antidiffusionsterm reduziert.

Das Modellgebiet erstreckt sich von 72°N bis 90° N und vom Zentrum Gronlands bis
Franz-Josef-Land und beinhaltet 217 x 173 Gitterzellen (Abbildung 2.3). Die Landmaske
stammt von Hagemann et al. (1999). Das Modellgebiet ist so gewéhlt, dass die Ergebnisse
fiir die Framstralenregion in nur geringem Mafle von potenziellen Problemen durch den
Modellrand beeinflusst werden. Ferner kann der Eistransport aus der Arktis durch die
gesamte Framstrafie bestimmt werden.

2.3 Realisierung der Modellexperimente

Zur Untersuchung der Wirkung von Zyklonen auf die Eisdrift in der Framstrafie wer-
den mit dem Meereismodell Simulationen fiir die Zeitrdume der beiden Expeditionen
FRAMZY 1999 (Briimmer, 2000) und FRAMZY 2002 (Brimmer et al., 2005) durch-
gefithrt. Die Modellexperimente werden am 20. Mérz 1999 bzw. 20. Februar 2002 mit
einer etwa 10-tdgigen Einschwingphase gestartet. Eine Einschwingphase ist notwenig,
da zu Beginn von ruhendem Eis (|@;..] = Oms™!) ausgegangen wird. Da die Eisdrift
sehr schnell (innerhalb von Stunden) auf die Windschubspannung und auf andere duflere
Krifte reagiert, kann dieser Zeitraum als ausreichend angesehen werden. Ferner zeigen
Sensitivitdtsexperimente, dass der Eisbedeckungsgrad im Inneren des Eisgebietes nach
10 Tagen nahezu unabhéngig vom Startfeld ist. Die Untersuchungzeitraume erstrecken
sich vom 1. bis 30. April 1999 und vom 1. bis 30. Mérz 2002. Die Modellexperimente
werden so aufgesetzt, dass sie einfach und realitdtsnah sind: Es gibt keine Riickkopplun-
gen zwischen Meereis und Atmosphére bzw. Ozean, sondern es werden die bestmoglichen
Daten zum atmosphérischen und ozeanischen Antrieb sowie als Anfangs- und seitliche
Randbedingungen verwendet:

1. fiir die Atmosphére 6-stiindliche EZMW-Analysen ( Europdisches Zentrum fiir mit-
telfristige Wettervorhersage) mit T213-Auflosung (ca. 0.5°),

2. fur den Ozean 6-stiindliche Daten einer MPI-OM-Simulation (Maz-Planck-Institute
Ocean Model) mit einer Auflésung von ca. 30 km,
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Abbildung 2.3: Das Gebiet (217 x 173 Gitterzellen) des Meereismodells mit Landgitterzellen (weifl) und
Ozeangitterzellen. Als Beispiel ist der simulierte Eisbedeckungsgrad A fiir den 7. Mérz 2002 um 00 UTC
dargestellt (hellgrau: A > 75 %, dunkelgrau A < 75 %).
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3. fiir das Meereis (am Rand des Modellgebietes) tégliche SSM/I-Daten (Special Sen-
sor Microwave / Imager) des Eisbedeckungsgrades mit 12.5km Auflésung.

Ziel ist es, die Simulationen so durchzufiihren, dass ein unmittelbarer Vergleich mit Mes-
sungen — insbesondere Eisbojen-Messungen — méglich ist. Die Daten fiir die Anfangs- und
seitlichen Randbedingungen werden in Abschnitt 2.3.1 sowie fiir den atmosphérischen
und ozeanischen Antrieb in Abschnitt 2.3.2 vorgestellt und die Vorgehensweise bei ihrer
Verwendung in den Modellexperimenten erldutert. Es sei darauf hingewiesen, dass der
turbulente ozeanische Warmefluss im Gegensatz zu fritheren Versionen des Eismodells
(Harder, 1996; Lemke, 1987; Lemke et al., 1990) hier iiber eine Bulkformel bestimmt wird
(Gleichung 2.12 und Abschnitt 2.3.2) und die Erhéhung der horizontalen Auflésung eine
Modifikation des Spannungstensors erfordert (Abschnitt 2.3.3).

2.3.1 Anfangs- und seitliche Randbedingungen

Fiir die vier prognostischen Modellgréfen A, h, h, und ;. miissen Anfangswerte fest-
gelegt werden. Wihrend zu Beginn von ruhendem Eis (|t;.] = 0ms™!) ausgegangen
wird, werden A aus Satellitendaten und A sowie h, aus einer MPI-OM-Simulation be-
stimmt. Ein grundsétzliches Problem bei nicht globalen Modellen stellt der Modellrand
dar. Wahrend die Eisdrift an den Kiisten gleich Null gesetzt wird, ist eine solche Annah-
me am offenen Rand des Modellgitters nicht sinnvoll. Hier wird erstens Divergenzfreiheit
fiir ;.. angenommen und zweitens werden die Variablen A, h und h, in den sechs dufleren
Gitterzellen nach jedem Modellzeitschritt (At = 10 min) an die Satelliten- und MPI-OM-
Daten angepasst. Dabei wird der Wert jeder Variablen x folgendermaflen berechnet:

r=(1—-w) T +w- Tey (2.34)
mit:

Tint: Modellergebnis fiir A, h bzw. hg,

Text: externer Wert fiir A, h bzw. hs,

w: Gewichtungsfaktor.

Sensitivitdtsstudien haben zur Wahl der in Tabelle 2.3 angegebenen Gewichtungstakto-
ren gefiihrt, durch die ein kontinuierlicher Ubergang der Variablenwerte vom Modellrand
bis ins Innere des Modellgebietes erreicht wird.

Gitter- | Gewicht
zelle (w)
1 1.000
2 1.000
3 1.000
4 0.012
5 0.006
6 0.001

Tabelle 2.3: Gewichte fiir die Bestimmung der Randwerte nach Gleichung 2.34. Die Nummerierung der
Gitterzellen beginnt am Rand des Modellgebietes.
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Eisbedeckungsgrad aus SSM /I-Daten

Das Meereis wird seit den 1970er-Jahren mit passiven Mikrowellensensoren von Satelli-
ten aus vermessen. In den 1980er-Jahren wurden die SSM/I-Radiometer (Special Sensor
Microwave/Imager) eingefiihrt, die die von der Erdoberfléiche emittierte Strahlung in ver-
tikaler und horizontaler Polarisation auf vier Kanélen (19, 22, 37 und 85 GHz) messen
(Kaleschke, 2003). Die hier verwendeten Eisdaten wurden mit dem ASI-Algorithmus
(Artist Sea Ice) (Kaleschke et al., 2001), einer Weiterentwicklung des Svendsen-85-
Algorithmus (Svendsen et al., 1987), bestimmt. Der ASI-Algorithmus verwendet den
85-GHz-Kanal und erreicht damit eine horizontale Auflésung von 12.5km. Auf der Ba-
sis von Strahlungstransportmodellen wird der Eisbedeckungsgrad anhand der Differenz
zwischen der vertikal und horizontal polarisierten Helligkeitstemperaturen bestimmt. Die
im Vergleich zu anderen Kanéilen stidrkere atmosphérische Storung kann durch Wahl ge-
eigneter Referenz-Helligkeitstemperaturen ausreichend reduziert werden (Kaleschke et
al., 2001). Eine umfassende Darstellung und Erlduterung der verschiedenen Algorithmen
ist bei Kaleschke (2003) zu finden. Aus mehreren Satelliten-Uberfliigen wurden tégliche
Felder der Helligkeitstemperaturen bestimmt (Maslanik und Stroeve, 1990, aktualisiert
2003), die von Kaleschke (Institut fiir Umweltphysik, Universtitdt Bremen) mit dem
ASI-Algorithmus zu téglichen Feldern des Eisbedeckungsgrades prozessiert wurden. Die-
se Felder, die eine horizontale Auflésung von 12.5km haben, werden unter Verwendung
von Routinen des Deutschen Wetterdienstes (Majewski et al., 1995) auf das rotierte Git-
ter des Meereismodells transformiert und auf 10-Minuten-Werte (Zeitschritt des Meer-
eismodells) linear interpoliert.

Eisdicke und Schneehhe aus MPI-OM-Simulation

Fiir die Eisdicke und die Schneehtche auf dem Meereis gibt es im Gegensatz zum Eisbe-
deckungsgrad keine flichendeckenden Beobachtungen. Somit wird auf eine mit 6-stiind-
lichen NCEP-Analysen (National Center for Environmental Prediction) angetriebene
MPI-OM-Simulation zuriickgegriffen, die durch Sein (Max-Planck-Institut fiir Meteo-
rologie, Hamburg) durchgefiihrt wurde. Das MPI-OM-Modell (Marsland et al., 2003)
ist ein globales, nicht Adquidistantes Ozeanmodell, dessen Pole so gelegt wurden, dass
sich mit ca. 30km die hochste Auflosung in der Arktis befindet. Es besteht vertikal
aus 40 Schichten, von denen sich 20 Schichten in den oberen 600 Metern des Ozeans
befinden. Es enthélt ein dynamisch-thermodynamisches Eismodell nach Hibler (1979).
Die Transformation vom MPI-OM-Gitter auf das Meereismodellgitter wird mit der Mo-
saikmethode durchgefiihrt, die beispielsweise auch fiir die Kopplung des MPI-OM mit
dem atmosphérischen Regionalmodell REMO benutzt wurde (Sein, personliche Mittei-
lung). Aufgrund der unterschiedlichen Auflosungen des MPI-OM und des hier verwen-
deten Meereismodells miissen die Werte fiir einige kiistennahe Gitterzellen extrapoliert
werden. AnschlieBend werden die 6-stiindlichen Eisdicken- und Schneehohenfelder auf
10-Minuten-Werte linear interpoliert.
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2.3.2 Atmosphirischer und ozeanischer Antrieb
Atmosphirischer Antrieb

Die in Abschnitt 2.1 aufgefiihrten Modellgleichungen benétigen fiir den atmosphérischen
Antrieb die Lufttemperatur und -feuchte in 2m Ho6he, die Windkomponenten in 10 m
Hohe, den Wolkenbedeckungsgrad und die Niederschlagsmenge. Mit Ausnahme des Nie-
derschlages werden 6-stiindliche EZMW-Analysen (T213) verwendet, die vom Institut fiir
Meteorologie und Geophysik (Universitat Koln) bereitgestellt wurden. Obwohl die MPI-
OM-Simulation mit NCEP-Analysen angetrieben wurde, wird fiir das Meereismodell auf
EZMW-Analysen zuriickgegriffen, da die hohere horizontale Auflésung im Vergleich zu
den NCEP-Analysen als wichtiger erachtet wird als die Einheitlichkeit der Antriebsdaten.
Bzgl. des Niederschlages werden Monatsmittel aus NCEP-Analysen fiir April 1999 bzw.
Marz 2002 verwendet, da erstens der Einfluss der geringen Niederschlagsmengen iiber den
Eisgebieten schwach ist (z.B. Harder et. al, 1998) und zweitens zeitlich hoher aufgeloste
Niederschlagsfelder aufgrund der fast nicht vorhandenen Messpunkte keinen wirklichen
Realitdtsgewinn mit sich fithren. Die EZMW-Daten werden vom globalen geographi-
schen Gitter mit Routinen des Deutschen Wetterdienstes (Majewski et al., 1995) auf das
rotierte Eismodellgitter transformiert, wobei die Windvektoren aufgrund des Wechsels
des Koordinatensystems gedreht werden miissen. Wie bei den Randwerten erfolgt eine
lineare Interpolation auf 10-Minuten-Werte.

Ozeanischer Antrieb

Der Ozean wirkt dynamisch iiber die Ozeanstromung und iiber seine Oberflichen-
auslenkung auf das Meereis und thermodynamisch iiber den turbulenten ozeanischen
Wiérmefluss. Die einfachste Randbedingung wére ein konstanter ozeanischer Wirme-
fluss, wie ihn z.B. Maykut und Untersteiner (1971) oder Harvey (1988) verwendet
haben. Lemke (1987) und Lemke et al. (1990) haben das Eismodell dynamisch mit
einer Ozeanstromung angetrieben, aber thermodynamisch mit einem eindimensionalen
Ozeanmodell gekoppelt. Danach hat die ozeanische Deckschicht eine vertikal konstante
Temperatur und einen konstanten Salzgehalt. In der 2. Schicht wird fiir beide Groéfien
eine exponentielle Anndherung an die konstanten Werte in 3000 m Tiefe angenommen.
Temperatur, Salzgehalt und Méchtigkeit der Deckschicht sowie die Koeffizienten der
Exponentialfunktion sind prognostische Variablen. Dabei wird angenommen, dass die
gesamte Warmemenge der Deckschicht dem Meereis zur Verfiigung steht, sich also erst
dann Meereis bilden kann, wenn sich die Deckschicht auf die Gefrierpunktstemperatur
abgekiihlt hat. In Regionen, die sich im thermodynamischen Gleichgewicht befinden,
lasst sich auf diese Weise die Wechselwirkung von Meereis und Ozean beschreiben.
In der Framstrafle bildet sich allerdings unter solchen Annahmen eine unrealistische
nahezu geschlossene Eisdecke. Hier spielt die Warmeadvektion durch den Ozean eine
entscheidende Rolle (Hibler und Zhang, 1994), der so nicht Rechnung getragen wiirde.
Aus diesem Grund wird hier der turbulente ozeanische Wirmefluss analog zum atmo-
sphérischen {iber eine Bulkformel nach Morison et al. (1987) bestimmt (Gleichung 2.12).
In dhnlicher Form wird er in gekoppelten Simulationen berechnet (Timmermann et al.,
2002).
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Die verwendeten Modellgleichungen bendétigen fiir den ozeanischen Antrieb Stromung,
Temperatur und Salzgehalt in 6m Tiefe sowie die Meeresoberflichenauslenkung.
Die Ozeanstromung und die Meeresoberflichenauslenkung aus der 6-stiindlich vor-
liegenden MPI-OM-Simulation werden auf das Meereismodellgitter transformiert und
auf 10-Minuten-Werte interpoliert. Eine entsprechende Verwendung der MPI-OM-
Ozeantemperatur ist problematisch, da die Ozeantemperatur entscheidenden FEinfluss
auf die Lage des modellierten Eisrandes ausiibt und der MPI-OM-Eisrand beachtliche
Unterschiede zum beobachteten Eisrand aufweist. Abbildung 2.4 zeigt die Monatsmit-
tel des Eisbedeckungsgrades A der MPI-OM-Simulation und der SSM/I-Daten fiir die
beiden Untersuchungszeitraume April 1999 und Mérz 2002. Fiir den April 1999 wird
A vom Ozeanmodell im eisbedeckten Teil recht realitdtsnah simuliert, die eisbedeckte
Fléache jedoch etwas iiberschétzt: Der Eisrand in der Framstrale ist um etwa 50 bis
100 km zu weit siidlich. Erhebliche Diskrepanzen treten fiir den Mérz 2002 auf. In der
MPI-OM-Simulation liegt die nordlichste Stelle des Eisrandes bei 76° N und damit um
knapp 300 km weiter siidlich als die Satellitenbeobachtungen ergeben. Die falsche La-
ge des Eisrandes geht in der MPI-OM-Simulation mit einer falschen Ozeantemperatur
einher. Da das Eismodell mit der Ozeantemperatur angetrieben wird, wiirde dieser Feh-
ler sich massiv in den Modellexperimenten auswirken. Deshalb wird eine Korrektur der
MPI-OM-Ozeantemperatur mit Hilfe der Satellitendaten vorgenommen. Da die zeitliche
Anderung der Ozeantemperatur auf einer Skala von Wochen relativ gering ist, werden
die Monatsmittel der Ozeantemperatur fiir April 1999 und Mérz 2002 herangezogen, das
Temperaturfeld vom MPI-OM-Gitter auf das Eismodellgitter transformiert und nach
folgender Formel modifiziert:

Ty=w-[Ty  Age +To- (1 = Asar)] + (1 —w) - Tripr—om (2.35)
mit:

w = |Agat — Aypr—om (2.36)
mit:

Tw: Ozeantemperatur in 6 m Tiefe,

Tripr—om: Ozeantemperatur aus MPI-OM in 6 m Tiefe,

Ti: Gefrierpunktstemperatur (77 = —1.9°C),

Ts: Temperatur des eisfreien Ozeans (T> = 0°C),

w: Gewichtungsfaktor,

Agat: Eisbedeckungsgrad aus Satellitenbeobachtung,

Anpr— owm:Eisbedeckungsgrad aus MPI-OM.

Diese Gleichung bewirkt, dass dort, wo Age = Aypr—owm gilt, die Temperatur aus der
MPI-OM-Simulation iibernommen wird. Wo die Differenz von Ag,; und Apypr_onr groB3
wird (w — 1), erhélt der eisbedeckte Ozean eine Temperatur von —1.9°C und der
eisfreie von 0°C. Die Auswirkungen auf das Temperaturfeld zeigt Abbildung 2.5. Bzgl.
der Auswirkungen auf die Modellexperimente sind die Korrekturen der Ozeantemperatur
im Eisrandbereich von grofler Bedeutung. Die unrealistisch erscheinenden Minima der
Ozeantemperatur in eisfreien Gebieten (z.B. bei 74°N und 0°W in Abbildung 2.5d)
haben keinen Einfluss auf die Simulationsergebnisse. Die beiden modifizierten Felder des
Monatsmittels der Ozeantemperatur und die Felder des Monatsmittels des Salzgehaltes
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a) April 199 b) April 1999 (SSM/I)

\

Abbildung 2.4: Monatsmittel des Eisbedeckungsgrades A [ ] der MPI-OM-Simulation und der SSM/I-
Daten fiir April 1999 (oben — a und b) und Mérz 2002 (unten — ¢ und d) — dargestellt auf dem Eismo-
dellgitter.
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a) April 1999 (MPI—OM) b) April 1999 (MPI-OM — modified)

|
-1.85 -1.7 -1.5 -1 -0.5 0 5 ° -1.85 -1.7 -1.5 -1 -0.5 0 5
Tw [°C]

¢) March 2002 (MPI—OM) d) March 2002 (MPI-OM — modified)

Abbildung 2.5: Monatsmittel der Ozeantemperatur [°C] der MPI-OM-Simulation in 6 m Tiefe vor und
nach der Modifikation durch SSM/I-Daten nach Gleichung 2.35 fiir April 1999 (oben — a und b) und
Mérz 2002 (unten — ¢ und d).
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a) 14 April 1999 (13 UTC) b) 24 April 1999 (13 UTC)

NN

Qw [Wm™]

c) 14 March 2002 (13 UTC)

d) 21 March 2002 (13 UTC)

Abbildung 2.6: Vier Beispiele fiir den parameterisierten turbulenten ozeanischen Wirmefluss [W m~2]
unter Meereis: Windschwache Hochdruckwetterlage am 14. April 1999 (a), starker Westwind am 24. April
1999 (b), Zyklone in der Framstrafie am 14. Mérz 2002 (c) und Zyklone in der Framstrale am 21. Mérz
2002 (d). Eisfreier Ozean ist blau dargestellt.
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aus der MPI-OM-Simulation werden in den Eismodelllaufen als zeitlich konstant
angenomien.

Diese Korrektur liee sich auch auf téglicher Basis vornehmen. Dadurch wire der
Eisrand zwar noch realitdtsndher, aber er wiirde nicht mehr vom Modell simuliert,
sondern wiére fast vollstdndig vorgeschrieben. Unter Verwendung des zeitlich konstanten
modifizierten Temperaturfeldes (Monatsmittel) hingegen variiert der Eisrand in der
Simulation in Abhéngigkeit von Advektion und thermodynamischen Prozessen. Es sei
darauf hingewiesen, dass aus einer zeitlich konstanten Ozeantemperatur nicht folgt, dass
der turbulente ozeanische Warmefluss konstant ist. Wie in Gleichung 2.12 gezeigt wird,
héngt dieser in entscheidendem Mafle von der Relativgeschwindigkeit zwischen Eisdrift
und Ozeanstrémung ab, die beide zeitlich variabel sind.

Abbildung 2.6 zeigt vier Beispiele fiir die Verteilung des ozeanischen Wéarmeflusses
wéahrend unterschiedlicher Wetterlagen. Unter dem Eis treten zumeist Warmefliisse von
0 bis 50 Wm™2 auf, im Eisrandbereich sind sie jedoch deutlich hher. Frithere Modell-
studien und Beobachtungen (McPhee et al., 1999; McPhee, 1999; Piacsek et al., 1991)
belegen, dass diese Groflenordnungen realistisch sind. Die hier verwendete Methode be-
wirkt, dass der mittlere Eisrand an die Realitét (Satellitenbeobachtung) angepasst wird,
gleichzeitig aber eine Variabilitdt des Eisrandes primér infolge von Advektion erméglicht
wird. Wenn im Modell das Eis in eine Region mit einem ozeanischen Warmefluss von
z.B. 350 Wm™? advehiert wird, werden dort durch den Ozean etwa 10 cm Eis pro Tag ge-
schmolzen. Solange jedoch die Advektion stark genug ist, kann dort die Eisdicke konstant
bleiben oder auch weiter zunehmen. Wenn die Advektion schwécher wird, wird das Eis je
nach Dicke im Laufe einiger Stunden oder Tage abschmelzen. Da der ozeanische Wérme-
fluss auch bei Ozeantemperaturen, die deutlich iiber der Gefrierpunktstemperatur liegen,
sehr klein sein kann, ndmlich dann, wenn die Ozeanstromung sehr gering ist, konnte die
Energiebilanz bei entsprechender atmosphérischer Abkiithlung zu unrealistischer Neueis-
bildung (z.B. in der siidlichen Framstrafie weit entfernt vom Eisrand) fithren. Das wird
im Eismodell dadurch verhindert, dass sich Eis thermodynamisch nur in Gitterzellen
bilden kann, in denen A > 0.01 gilt. Diese Annahme ist gerechtfertigt, da sich in den
Untersuchungszeitrdumen dieser Arbeit kein Neueis entfernt vom Eisrand gebildet hat.
Generell findet in dieser Region Neueisbildung selten in grofler Entfernung vom Eisrand
statt (Ausnahme: Is Odden, Wadhams et al., 1996). Eine Ausdehnung der Eisflache tiber
eine Gitterzelle hinaus ist im Eismodell also nur durch den auf einer Zeitskala von Tagen
dominanten Prozess Advektion moglich.

2.3.3 DModifikation des Spannungstensors

Bei dem hier verwendeten, deutlich feineren Gitter als in der urspriinglichen Modell-
version von Timmermann et al. (2002) treten einige unrealistische ,,Streifen mit ge-
ringerem bzw. hoherem Eisbedeckungsgrad auf (Abbildung 2.7b). Sie entstehen durch
einen Anfangsgradienten des Eisbedeckungsgrades, der zu einem Gradienten der inter-
nen Kréfte fithrt. Dadurch kommen Unterschiede der Eisdrift zwischen benachbarten
Gitterzellen zustande. Diese Unterschiede beeinflussen iiber die Advektion wiederum den
Eisbedeckungsgrad. Durch diese Wechselwirkung koénnen durch numerische nichtlineare
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Instabilitdt unter bestimmten Umstédnden nach einigen hundert Zeitschritten Streifen
entstehen, die zwar im weiteren Verlauf wieder verschwinden, deren modellrandparallele
Ausrichtung jedoch darauf hinweist, dass die beiden Raumrichtungen durch die Anord-
nung des Modellgitters bevorzugt werden. Diagonale Streifen treten nédmlich nicht auf.
Sensitivitatstudien mit variiertem Zeitschritt haben gezeigt, dass die Streifen auch bei
einer Reduktion des Zeitschrittes auf 1 Minute auftreten. Durch eine Glattung der Kom-
ponenten des Spannungstensors iiber die vier diagonal liegenden Nachbarn jeder Git-
terzelle wird der unerwiinschte Effekt hingegen verhindert. Trotzdem kénnen nach wie
vor Bereiche mit reduziertem Eisbedeckungsgrad auftreten, sie breiten sich nun jedoch
ohne Vorzugsrichtung aus. Vergleiche mehrerer Simulationen mit und ohne Modifika-
tion zeigen, dass durch die Glattung keine nennenswerten Unterschiede auflerhalb der
Gebiete mit Streifen auftreten. Ein Beispiel fiir die Auswirkung der Modifikation zeigt
Abbildung 2.7. Dargestellt werden neben dem Eisbedeckungsgrad die erste Invariante
or des Spannungstensors, die ein Mafl fiir die Volumenkompression ist. Diese bei der
Bestimmung der internen Krifte wichtige Grofle zeigt die ,,Streifen“-Problematik am
deutlichsten. Wahrend die Felder ohne Glattung bei 81°N und 10° O einige markante
horizontale Streifen aufweisen, zeigen die Felder mit Glattung Gradienten ohne gitter-
bedingte Vorzugsrichtung.

a) a, [Nm™'] (original) b) A [] (original) ¢) o, [Nm™] (smoothed) d) A [] (smoothed)
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Abbildung 2.7: Beispiel vom 27. Februar 2002 01 UTC fiir die Auswirkung der Glattung des Span-
nungstensors. Die beiden linken Verteilungen (a+b) zeigen den Betrag der Invarianten oy [Nm™!] des
Spannungstensors und den Eisbedeckungsgrad A im Modellexperiment ohne Glattung, die beiden rech-
ten Verteilungen (c+d) hingegen im Modellexperiment mit Glittung,.

2.3.4 Modellablauf

Das Flussdiagramm in Abbildung 2.8 zeigt den prinzipiellen Ablauf eines Modell-
experimentes. Zu Beginn wird die Initialisierung des Meereismodells vorgenommen,
d.h. das Modellgebiet wird definiert (Abbildung 2.3), die Konstanten wie z.B. die
Rheologieparameter und die Transferkoeffizienten werden vorgegeben (Tabelle 2.2) und
die Anfangswerte werden eingelesen (Abschnitt 2.3.1). Es folgt die &uflere Schleife iiber
den Zeitschritt, der in der vorliegenden Arbeit 10 Minuten betragt. Zu Beginn jedes
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Abbildung 2.8: Flussdiagramm des Meereismodells. Zu jedem Zeitschritt werden zunichst die Antriebs-
daten eingelesen, dann im dynamischen Teil die neue Eisdrift und im thermodynamischen Teil die neue
Eisdicke, der neue Eisbedeckungsgrad und die neue Schneehdhe berechnet.



2.3. REALISIERUNG DER MODELLEXPERIMENTE 37

Zeitschrittes werden die Antriebsdaten eingelesen. Die durchgefiihrten Modelloperatio-
nen in der duBeren Schleife lassen sich in einen dynamischen und thermodynamischen
Teil aufteilen.

Im dynamischen Teil wird zunéchst die Impulsgleichung iterativ gelost. Hierfiir wird
der Spannungstensor aus der Eisdrift zum vorherigen Zeitschritt berechnet, wobei beim
ersten Zeitschritt von ruhendem Eis ausgegangen wird. Mit der iterativ berechneten
Eisdrift wird die Advektion bestimmt und die Abnahme des Eisbedeckungsgrades
infolge von Presseisriicken (Gleichung 2.19).

Nach dem dynamischen Teil wird im thermodynamischen Teil die Energiebilanz fiir
den Wasseranteil und den Eisanteil jeder Gitterzelle bestimmt. Da fiir den Eisanteil
die Bilanzgleichungen unterbestimmt sind, wird zunédchst mit den Eisoberflichentem-
peraturen der sieben Eisklassen des vorherigen Zeitschrittes gestartet und daraus iiber
eine Iteration neue Eistemperaturen diagnostisch berechnet. Nach der Iteration werden
der neue Eisbedeckungsgrad, die neue Eisdicke und die neue Schneehche infolge der
thermodynamischen Prozesse bestimmt.

Am Ende jeden Zeitschrittes werden der Eisbedeckungsgrad, die Eisdicke und
die Schneehohe an den seitlichen Réndern an Beobachtungsdaten angepasst (Ab-
schnitt 2.3.1) und ausgewihlte Parameter ausgegeben.
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Beobachtungsdaten

Die Untersuchungen dieser Arbeit beziehen sich auf die Monate April 1999 und Mérz
2002, in denen die beiden Feldexperimente FRAMZY 1999 (Briimmer, 2000) und
FRAMZY 2002 (Briimmer et al., 2005) stattfanden. Unter Verwendung der Messplatt-
formen Flugzeug, Schiff und Eisdriftbojen sowie der Satellitendaten SSM/I (Special
Sensor Microwave / Imager), Radarsat und AVHRR (Advanced Very High Resolution
Radiometer) wurde ein umfangreicher Datensatz tiber sieben Framstraflenzyklonen, ihre
Entstehungsbedingungen und ihre Wirkung auf die Eisdrift gewonnen. Ergénzt wird
dieser Datensatz in dieser Arbeit durch Messungen der Ozeanstromung mit einem am
Meeresboden verankerten DCM (Doppler Current Meter), die von Hansen (Norwegian
Polar Institute, Tromsp, Norwegen) zur Verfiigung gestellt wurden.

In der Kernphase von FRAMZY 1999 vom 7. bis 20. April trat nur eine Framstraflen-
zyklone (18./19. April) auf, was am unteren Rand der Zyklonenhéufigkeit von 0 bis 12
Zyklonen pro Monat liegt (Affeld, 2003). Diese Zyklone war bereits am 14. April an
der franzosischen Atlantikkiiste entstanden und dann iiber Norddeutschland, Schweden
und das Européische Nordmeer in die FramstraBle gezogen. Die Lage der Zyklone
am 19. April ist in der Verteilung des Meeresoberflichendruckes (EZMW-Analyse) in
Abbildung 3.1 a zu sehen. Im Mérz 2002 gab es drei Phasen mit zyklonalen Bedingungen
in der Framstrale. Am 7. Mérz erstreckte sich ein scharf ausgeprégter Trog in die Fram-
strafle (Abbildung 3.1b), der sich von einem kréftigen Tief in der Lofotenregion gebildet
hat. Zwischen dem 13. und 14. Mérz zogen drei Zyklonen in kurzer zeitlicher Abfolge
durch die Framstrafie (Abbildungen 3.1¢ und 3.1d). In der Zeit vom 20. bis 22. Méarz
wurde eine weitere Zyklonenfamilie mit zwei Zyklonen beobachtet (Abbildungen 3.1e
und 3.1f). Diese fiinf Zyklonen entstanden alle lokal im Eisrandbereich knapp siidlich
der Framstrafle.

Die in dieser Arbeit verwendeten Satellitenbeobachtungen und in-situ-Messungen sind
in den Tabellen 3.1 und 3.2 aufgefiihrt. Sie werden in den folgenden Unterkapiteln vor-
gestellt und mit den Antriebsdaten des Meereismodells, ndmlich der Lufttemperatur
und dem Wind aus den EZMW-Analysen sowie der Ozeanstromung aus einer MPI-OM-
Simulation verglichen.

38
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Abbildung 3.1: Meeresoberflichendruck [hPa] der EZMW-Analysen fiir ausgewiihlte Termine mit Fram-
straBlenzyklonen. Die sieben beobachten Zyklonen L1 bis L7 sind markiert. Die rote Linie kennzeichnet
im Mérz 2002 die jeweilige Position des Eisrandes (A = 0.1).

Anwendung Zeitraum Auflésung Anmerkungen
AVHRR | Zyklonen- April 1999, 2—4x pro Tag, | Gesamte FS:
erkennung Marz 2002 1 —4km infrarot und sichtbar
Radarsat | Eisrand Marz 2002 taglich, 500m | 500 km x 500 km-
Gebiet
SSM/1 A-Felder Mérz/April 99, téglich, Gesamte Arktis,
Februar/Mérz 02 | 12.5km ASI-Algorithmus

Tabelle 3.1: Ubersicht iiber die verwendeten Satellitendaten. A bezeichnet den Eisbedeckungsgrad, FS
bezeichnet die Framstrafle.
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Plattform | Messgrofien Zeitraum Auflosung Anmerkungen

Bojen Wice April 1999 stiindlich 14 Driftbojen in der FS
Uices Tspe, P Maérz 2002 stiindlich 12 Driftbojen in der FS
Wice, 1o, Tere, | 8. bis 15. stiindlich 1 Driftboje in der FS
Unpin, P Mérz 2002

Schiff Uice, 1o, Tsre, | Mérz 2002 stiindlich Aranda (im Eisrand-
Uwin, P bereich der FS)

Flugzeug | Wwin, Tu, Tsre, | 19. April 1999, | 100 Hz bzw. 4 Falcon-Messfliige,
L', LT, St 7. Marz 2002, | 10Hz jeweils ca. 2 Stunden

S H, E,p 13. Mérz 2002, | (~ 1m bzw.
21. Mérz 2002 10m)

DCM Uat Méarz 2002 2-stiindlich Verankerung bei
79°N und 4° W,
Stromung in

18 und 26 m Tiefe

Tabelle 3.2: Ubersicht iiber die verwendeten in-situ-Messungen: @i, (Bisdrift), @um (Wind),
Twar (Ozeanstrémung), Tsse (Oberflichentemperatur), T, (Lufttemperatur), p (Luftdruck), Lt (Fluss
der langwelligen Einstrahlung), L' (Fluss der langwelligen Ausstrahlung), S' (Fluss der kurzwelligen
Einstrahlung), ST (Fluss der kurzwelligen Ausstrahlung), H (turbulenter atmosphirischer Fluss fithlba-
rer Wirme) und E (turbulenter atmosphérischer Fluss latenter Wirme). FS bezeichnet die Framstrafle.

3.1 Messungen mit Eisdriftbojen

Am 3. April 1999 wurden 15 Driftbojen von einem Flugzeug aus in der noérdlichen
Framstrafie abgeworfen. Die Trajektorien der 14 nach dem Abwerfen funktionierenden
Driftbojen zeigt Abbildung 3.2links fiir die Zeit vom 3. bis 30. April bzw. bis zum
jeweiligen Untergang. Am 27. Februar 2002 wurden 12 Driftbojen abgeworfen, deren
Trajektorien fiir die Zeit vom 27. Februar bis 30. Mérz bzw. bis zum jeweiligen Unter-
gang in Abbildung 3.2rechts dargestellt sind. Im Mittel driften alle Bojen von Nord
nach Siid durch die Framstrafle. Die mittels der etwa stiindlichen Positionsmeldungen
der Bojen abgeleitete Eisdrift wird in den Kapiteln 4, 5 und 6 zur Verifikation der vom
Meereismodell simulierten Eisdrift benutzt. In Kapitel 6 unterstiitzen die gemessenen
Driftdaten die Analyse der Wirkung der beobachteten Framstraflenzyklonen auf die Eis-
drift. Die 12 Driftbojen vom Mérz 2002 haben neben der Position auch die Temperatur
des Meereises und den Luftdruck gemessen. Die gemessene Eisoberflichentemperatur
wird in Kapitel 6 mit der simulierten verglichen. Aus den horizontalen Druckgradienten
wird der geostrophische Wind bestimmt. Dieser unterstiitzt die Bestimmung der
Zyklonenzugbahnen durch die Framstrafle.

Am 8. Mérz 2002 wurde von Bord des Forschungsschiffes ,, Aranda“ eine weitere spezielle
Driftboje bei 79.9° N und 0.3° W ausgesetzt, die neben der Position auch die Oberfléchen-
und Lufttemperatur (in 0.6 m Hohe) sowie Windgeschwindigkeit und Windrichtung (in
2m Hohe) erfasst. Sie driftete knapp sieben Tage auf einer Eisscholle (ca. 40 km x 20 km)
durch die Framstrafle, bevor sie am 15. Mérz unterging. Die Zeitreihen des gemessenen
Windes und des auf die Bojenposition interpolierten Windes der EZMW-Analysen sind
in Abbildung 3.3 dargestellt. Um Beobachtung und Analyse vergleichen zu kénnen, wird
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der in 2m Hohe gemessene Wind unter Annahme eines logarithmischen Windprofils fiir
neutrale Schichtung und einer Rauigkeitslinge von zp = 11072 m auf fiir die EZMW-
Analysen giiltige Hohe von 10 m transformiert:

- ln(lO/zO)

Vigin (10m) = (2] Vigin (2m) & 1.21 - Vi (2m). (3.1)

A ] 0.2 0.4 0.6 0.8 0.9 0.95 0.98 A 0 0.2 0.4 0.6 0.8 0.9 0.95 0.98

Abbildung 3.2: Trajektorien der in der Framstrafle ausgesetzten Driftbojen fiir den Zeitraum vom 3. bis
30. April 1999 bzw. bis zum Untergang (links) und vom 27. Februar bis 30. Mirz 2002 bzw. bis zum
Untergang (rechts). Unterlegt sind die entsprechenden Monatsmittel des SSM/I-Eisbedeckungsgrades A
[ ]. Fiir alle 26 Trajektorien stellt das nérdliche Ende die Startposition dar.

Die Zeitreihen zeigen insgesamt eine gute Ubereinstimmung zwischen Beobachtung und
Analyse sowohl bzgl. der Windstérke als auch bzgl. der Windrichtung. Nur zwischen
dem 12. und 14. Mérz treten wahrend des Durchzuges der Zyklonenfamilie grofie Abwei-
chungen bei der Windrichtung auf. Mittelwerte, Differenzen und Standardabweichungen
(RMSE) der Windgeschwindigkeit, der Windrichtung und der Luftemperatur sind in
Tabelle 3.3 aufgefiihrt.

Die Tabelle dokumentiert eine hervorragende Ubereinstimmung der mittleren Windge-
schwindigkeit iiber Betragsmittelung V'1 und iiber Komponentenmittelung V2 zwischen
den EZMW-Analysen und den Beobachtungen. Der Vergleich von Modellwerten mit
Punktmessungen ist grundsétzlich problematisch. Die geringen systematischen Abwei-
chungen der Windgeschwindigkeit von 0.3 bzw. 0.2ms™!, der Windrichtung von 2° und
der Lufttemperatur von —0.9 K sind jedoch ein Indiz dafiir, dass die EZMW-Analysen
keine systematischen Fehler aufweisen. Die Standardabweichungen der Windgeschwin-
digkeit und der Windrichtung sind mit 1.7ms™! und 29° recht gering, so dass auch
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Abbildung 3.3: Windgeschwindigkeit Vi, [ms™!] (oben) und Windrichtung DD, [°] (unten) aus ei-
ner Bojenmessung (durchgezogen) und aus den EZMW-Analysen (gestrichelt). Die Eisboje driftete von
79.9°N und 0.3°W am 8. Mérz nach 77.8°N und 1.7°W am 15. Mérz. Der gemessene Windbetrag
wurde von der Messhshe (2m) auf die EZMW-Hohe (10m) transformiert, und die gemessene Windrich-
tung wurde mit einer Deklination von 10.5° (mittlere Abweichung des geographischen Nordpols vom
magnetischen) korrigiert. Der Wind aus den EZMW-Analysen wurde auf die jeweilige Bojenposition
interpoliert.

EZMW  Boje A | RMSE

V1 [ms™!] 8.1 7.8 0.3 1.7

V2ms| 71 69 | 02 | -
DD | 325 327 | —2 | 29
T,°C] | —195 —186| 09| 2.7

Tabelle 3.3: Mittelwerte, Differenzen (A) und Standardabweichungen (RMSE) der in Abbildung 3.3 dar-
gestellten Zeitreihen des analysierten (EZMW) und gemessenen (Boje) Windes und der Lufttemperatur
T, [°C] (6-stiindliche Werte). Bzgl. des Windes sind die mittleren Geschwindigkeiten iiber Betragsmit-
telung V1 [ms™!] und Komponentenmittelung V2 [ms~!] und die mittlere Windrichtung DD [°] (iiber
Komponentenmittelung) angegeben. Die Standardabweichung der Windrichtung bezieht sich nur auf
Wertepaare, bei denen die gemessene und analysierte Windgeschwindigkeit grofier als 3ms™! ist.
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die zeitliche Verdnderung des Windes in den Analysen realitéitsnah erfasst wird. Der
etwas hohere Wert von 2.7 K fiir die Standardabweichung der Temperatur kommt da-
durch zustande, dass die Extrema in den Analysen nicht wiedergegeben werden (vgl.
Abbildung 4.16).

3.2 Messungen an Bord des Forschungsschiffes
»Aranda“

Weitere Indizien iiber die Giite der EZMW-Analysen liefern die Messungen des finnischen
Forschungsschiffes ,, Aranda“, die vom Finnish Institute of Marine Research (Helsinki,
Finnland) zur Verfiigung gestellt wurden. Die ,,Aranda“ bewegte sich zwischen dem 3.
und 23. Mérz in der Eisrandzone der Framstrafie zwischen 75°N und 80.5° N. Abbil-
dung 3.4 zeigt fiir diesen Zeitraum die Windgeschwindigkeit und die Windrichtung der
Messung und der EZMW-Analyse. Der in 19 m Hohe gemessene Wind wird unter Annah-
me des logarithmischen Windprofils fiir neutrale Schichtung und einer Rauigkeitsldnge
von zy = 1-107%m auf die Héhe des Windes von 10m in den EZMW-Analysen trans-
formiert:

~ In(10/2)

Vigin (10m) = m

Abbildung 3.5 zeigt die fiir den Zeitraum vom 3. bis zum 23. Mérz gemessene und ana-
lysierte Lufttemperatur. Mittelwerte, Differenzen und Standardabweichungen (RMSE)
sind in Tabelle 3.4 aufgefiihrt.

EZMW Aranda | A | RMSE
Vi [ms™! 7.8 7.5 0.3 2.7
Vo ms™!] | 5.4 44 |10] -
DD [°] 351 345 6 50
T, [°C] | =157  —16.8 |1.1| 26

Tabelle 3.4: Wie Tabelle 3.3, aber bzgl. der Messdaten des Forschungsschiffes ,, Aranda*.

Die dargestellten Zeitreihen zeigen, dass die EZMW-Analyse die beobachtete zeitliche
Verdnderung des Windes und der Temperatur erfasst. Die grofiten Abweichungen
zwischen Analyse und Beobachtung sind wihrend der Phasen mit Zyklonen in der
Framstrafle festzustellen. Die Windspitzen am 13., 21. und 22. Mé&rz wahrend des
Durchzuges der Zyklonen treten in den EZMW-Analysen nicht auf. Bzgl. der Lufttem-
peratur werden die Maxima und Minima von den Analysen nicht erfasst. Tabelle 3.4
dokumentiert, dass die aus Messung und Analysen berechneten Mittelwerte recht gut
ibereinstimmen. Die Temperatur aus den EZMW-Analysen ist hoher als die von der
Boje gemessene Temperatur (vgl. Tabelle 3.3), aber niedriger als die an Bord der
,Aranda“ gemessene Temperatur, so dass kein systematischer Fehler festzustellen ist.
Die mittlere Windgeschwindigkeit ist in den EZMW-Analysen um 0.2 bis 1.0ms™!
hoher als in den Beobachtungen.
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Abbildung 3.4: Wie Abbildung 3.3, aber bzgl. der Windmessung an Bord des Forschungsschiffes ,, Aran-
da“ im Eisrandbereich der Framstrafle. Der Zeitraum vom 6. Mérz 00 UTC bis 7. Mérz 12 UTC, in dem
sich die ,,Aranda“ in Longyearbyen bzw. nahe Spitzbergen aufgehalten hat, ist ausgeblendet.
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Abbildung 3.5: Wie Abbildung 3.3, aber bzgl. der Messung der Lufttemperatur T, [°C] an Bord des
Forschungsschiffes ,, Aranda“ im Eisrandbereich der Framstrafe. Der Zeitraum vom 6. Mérz 00 UTC bis

7. Mérz 12 UTC, in dem sich die ,Aranda“ in Longyearbyen bzw. nahe Spitzbergen aufgehalten hat, ist
ausgeblendet.
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Die MPI-OM-Simulation wird mit dem turbulenten Impulsfluss aus NCEP-Analysen
(National Center for FEnvironmental Prediction) angetrieben. Zur Untersuchung,
inwieweit EZMW- und NCEP-Analysen {iibereinstimmen, werden fiir Mérz 2002 zwei
Vergleiche bzgl. des 10 m-Windes durchgefiihrt. Es wird sowohl der Wind einer Gitter-
zelle (bei 80°N und 0°0O) als auch das rdumliche Mittel iiber die Framstrafenregion
beider Analysen gegeniibergestellt. Die Zeitreihen der 6-stiindlichen Werte sind in
Abbildung 3.6 dargestellt. Mittelwerte, Differenzen und Standardabweichungen (RMSE)
sind den Tabellen 3.5 und 3.6 zu entnehmen.

EZMW NCEP | A | RMSE
Vims | 75 53 | 22 | 3.7
V2 [ms ! | 46 31 |15 | -
DD [°] 352 5 | —13| —45

Tabelle 3.5: Wie Tabelle 3.3, aber der Vergleich zwischen dem aus den EZMW- und NCEP-Analysen
entnommenen Wind bzgl. einer Gitterzelle bei 80° N und 0° W im Mérz 2002.

EZMW NCEP | A | RMSE
VIi[ms 1| 27 28 | —01] 08
V2 [ms™] 1.7 23 | 06 -
DD [] 71 6 | 5 15

Tabelle 3.6: Wie Tabelle 3.3, aber der Vergleich zwischen dem aus den EZMW- und NCEP-Analysen
entnommenen Wind bzgl. des Framstralenmittels im Mérz 2002.

Die Unterschiede zwischen dem Wind aus den EZMW-Analysen und dem aus den
NCEP-Analysen sind grofler als die zwischen dem Wind aus den EZMW-Analysen
und dem aus den Beobachtungen. Dies gilt insbesondere fiir den Vergleich bzgl. einer
Gitterzelle (Abbildung 3.6 a). Auch im Framstraflenmittel sind zu einigen Zeiten Unter-
schiede der mittleren Windrichtung von mehr als 50° zu finden (Abbildung 3.6b). Die
mittlere Windgeschwindigkeit der EZMW-Analyse bzgl. der zentralen Gitterzelle in der
Framstrafe ist mit V1 =7.5ms ' und V2 = 4.6 ms™! um 2.2ms™! bzw. 1.5ms~! hoher
als in der NCEP-Analyse. Bzgl. des Framstralenmittels stimmen die mittleren Betrége
der Windgeschwindigkeit {iber Betragsmittelung V1 iiberein. Der Unterschied von
0.6ms ! der mittleren Betriige der Windgeschwindigkeit iiber Komponentenmittelung
ist jedoch angesichts der absoluten Werte von V2 = 2.3 bzw. 1.7ms™! hoch. Die mittlere
Windrichtung zeigt bzgl. der ausgewihlten Gitterzelle eine Differenz von 13° und bzgl.
des FramstraBenmittels eine Differenz von 5°.

Auf Grundlage der Vergleiche des Windes der EZMW-Analysen mit dem aus den Be-
obachtungsdaten und mit dem aus den NCEP-Analysen wird als maximal moglicher
systematischer Fehler der Windrichtung in den EZMW-Analysen ein Wert von 10° an-
genommen. Dieses Ergebnis beeinflusst die Wahl geeigneter Amplituden bei den Sensi-
tivitdtsexperimenten in Kapitel 5. Ferner deutet der Vergleich an, dass der Wind der
EZMW-Analysen realitdtsniher als der aus den NCEP-Analysen ist.
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b) Fram Stait: Area Mean
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Abbildung 3.6: Wie Abbildung 3.3, aber Zeitreihen des Windes aus den EZMW- und NCEP-Analysen
bzgl. einer Gitterzelle bei 80° N und 0° W (a) und bzgl. des Framstrafienmittels (b) im Mérz 2002.
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3.3 Messungen mit dem Forschungsflugzeug
., Falcon*

Wihrend der beiden Feldexperimente FRAMZY 1999 und FRAMZY 2002 wurden ins-
gesamt 13 Flugmissionen mit dem Forschungsflugzeug , Falcon“ der DLR (Deutsches
Zentrum fir Luft- und Raumfahrt) von Longyearbyen Airport (Spitzbergen) aus durch-
gefithrt. Vor dem Flugzeug ist ein 1.80m langer Nasenmast montiert, an dem die
drei Windkomponenten wy;,, Uwin und w.,;, mit einer 5-Loch-Sonde gemessen wer-
den. Neben den Windkomponenten werden die Lufttemperatur (Pt-100), die spezifische
Feuchte (Lyman-a-Humidometer, Vaisala Humicap und Taupunktspiegel) und der Luft-
druck (Pitot-Rohr) mit einer zeitlichen Auflésung von 100 Hz aufgezeichnet. Bei einer
durchschnittlichen Fluggeschwindigkeit von 100 ms~! entspricht dies einer horizontalen
Auflésung von 1 m. AuBerdem werden die kurz- und langwelligen Strahlungsfliisse S*, ST,
L' und LT mit Pyranometern bzw. Pyrgeometern und die Oberflichentemperatur Ty, mit
einem Infrarot-Radiometer (Heimann KT-19) mit einer zeitlichen Auflésung von 10 Hz
aufgezeichnet. Die vertikalen turbulenten atmosphérischen Fliisse des Impulses 7, der
fithlbaren Warme H und der latenten Wirme E werden hier mit einer Mittelungsldnge
von 8 km bestimmt. Informationen iiber die Genauigkeit der Messgréfien, insbesondere
der turbulenten Fliisse sind bei Schroder et al. (2003) nachzulesen. Die Messsensoren und
die wiahrend FRAMZY 1999 und FRAMZY 2002 durchgefiihrten Flugmissionen werden
bei Briimmer (2000) bzw. Briimmer et al. (2005) ausfiihrlich beschrieben. In dieser Ar-
beit werden die Daten von niedrigen Horizontalflugabschnitten (Flughohe < 100m) aus
vier Messfliigen zur Erfassung der Framstralenzyklonen und zum Vergleich der Simu-
lationsergebnisse (siehe Kapitel 6) verwendet. Dabei handelt es sich um die Fliige vom
19. April 1999 sowie vom 7., 13. und 21. Mérz 2002.

3.4 Messungen mit einem verankerten DCM

Ein DCM (Doppler Current Meter) wurde im Rahmen des Fram Strait Project des
Norwegian Polar Institute (Tromsg, Norwegen) fiir den Zeitraum von August 2000 bis
August 2002 bei 79° N und 4° W in der Framstrafie verankert. Das Messgerat bestimmt
die Ozeanstromung in verschiedenen Tiefen iiber die Frequenzverschiebung aufgrund
des Dopplereftfektes. Abbildung 3.7 zeigt den Betrag der gemessenen Ozeanstromung in
18 m Tiefe im Mérz 2002. Die Zeitreihe macht deutlich, dass die Ozeanstromung mit
einer maximalen Geschwindigkeit von fast 90cms™! eine grofie Variabilitit auf einer
Zeitskala von Stunden bis Tagen besitzt. In der Abbildung 3.7 ist auflerdem die mit
einem gleitenden Mittel von 24 Stunden geglédttete beobachtete Ozeanstromung sowie
die vom MPI-OM simulierte Ozeanstromung fiir eine Tiefe von 17 m dargestellt. Neben
der Messposition (79°N /4° W) sind weitere Modellwerte auf dem 79° N-Breitenkreis
angegeben: fiir 0°, 8°, 12° und 16°W. Die vom MPI-OM simulierte Stromung an
der Messpostion weist fast keine zeitliche Variabilitdt auf und ist im Betrag um eine
GroBlenordnung kleiner als die beobachtete Stromung. Grundsétzlich wire denkbar,
dass die modellierte Stromung im Vergleich zur beobachteten lediglich rdumlich leicht
verschoben ist. Die zusétzlich gezeigten Zeitreihen der zonal verschobenen simulierten
Ozeanstromung machen jedoch deutlich, dass dies nicht der Fall ist.
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Abbildung 3.7: Zeitreihen des Betrages der Ozeanstrémung |@yq:| [cms™!] unter Meereis in einer Tiefe
von 18 bzw. 17 m in der Framstrafie: DCM-Messung (diinn), mit einem gleitenden Mittel iiber 24 Stunden
geglittete DCM-Messung (blau) und MPI-OM-Simulationsergebnisse fiir verschiedene Postionen auf
dem 79° N-Breitenkreis (farbig).

Die mittlere Stromungsgeschwindigkeit des Ozeans (iiber Betragsmittelung V1 und
Komponentenmittelung V2) und die mittlere Stréomungsrichtung DD in drei verschiede-
nen Tiefen werden in Tabelle 3.7 angegeben. Der Mittelungszeitraum erstreckt sich vom
20. Februar bis zum 30. Mérz 2002. Das Meereismodell wird mit der Ozeanstréomung
aus der MPI-OM-Simulation in 6 m Tiefe angetrieben. Fiir diese Tiefe existieren keine
Messungen. Fiir die beiden néchsten Schichten des Ozeanmodells in 17 m und 27 m Tiefe
liegen jedoch Messungen vor. Fiir diese beiden Tiefen sind in Tabelle 3.7 die mittlere
Abweichung zwischen Modell und Beobachtung sowie die Standardabweichung (RMSE)
angegeben.

Der Vergleich zeigt, dass die MPI-OM-Simulation die gemessene Ozeanstromung in
beiden Tiefen nicht wiedergibt. Diese Aussage betrifft nicht nur die zeitliche Variabi-
litdt sondern auch die Mittelwerte. Die dargestellten 40-Tage-Mittelwerte zeigen bei der
Stromungsgeschwindigkeit eine mittlere Abweichung von bis zu 17.8 cms™! bei einem si-
mulierten Mittelwert von 2.6 cms™! und bei der Strémungsrichtung eine mittlere Abwei-
chung von 8° bzw. 40°. Bei diesem Vergleich handelt es sich zwar nur um eine Stichprobe,
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MPI-OM Tiefe | DCM Tiefe A RMSE
V1 [ems™| 17.6 6 m - — - -
V2 [ems™ ! 16.0 6 m - - - -
DD [°] 00  6m | - - - -
V1 [ems™!] 2.6 17m | 204 18m | —17.8 | 23.5
V2 [ems™ ! 2.5 17m | 25 18m | 0.0 -
DD [°] 24 17m | 344 18m | 40 -
V1 [ems™!] 2.8 27m | 153 26m | —12.5 | 15.7
V2 [ems™| 2.8 27m | 105 26m | 7.7 -
DD [7] 21 27m| 13 26m | 8 -

Tabelle 3.7: Wie Tabelle 3.3, aber bzgl. des Vergleiches der Ozeanstromung aus der MPI-OM-Simulation
und der DCM-Messung fiir den Zeitraum vom 20. Februar bis 30. Mérz 2002. Bei der Messung wird
eine Deklination von 13° beriicksichtigt.

die jedoch Anlass zu Zweifeln an der Realitdtsndhe der Ozeanstromung der vorliegenden
MPI-OM-Simulation und zwar auch bzgl. der mittleren Stromungsgeschwindigkeit und
Stromungsrichtung in der Framstrafle gibt.

3.5 Satellitenbeobachtungen

SSM /1

In dieser Arbeit werden tégliche Felder des Eisbedeckungsgrades aus SSM/I-Daten mit
einer horizontalen Auflosung von 12.5km genutzt. Die Bestimmung der Daten wurde
bereits in Abschnitt 2.3.1 beschrieben. Dieser Datensatz wird erstens zur Initialisierung
und Randbehandlung des Meereismodells verwendet (Abschnitt 2.3). Zweitens werden
die Simulationsergebnisse bzgl. des Eisbedeckungsgrades mit den SSM/I-Daten in den
Kapiteln 4, 5 und 6 verifiziert. Drittens werden die SSM/I-Daten zur Analyse des Ein-
flusses von Zyklonen auf das Meereis verwendet (Kapitel 6).

Radarsat

Pro Woche wurden fiinf Radarsat-SAR-Bilder (Radar mit synthetischer Apertur) vom
Finnish Institute of Marine Research (Helsinki, Finnland) zur Verfiigung gestellt. Die
Bilder, die ein Gebiet von 500 x 500 km? in der Framstrafie abdecken und eine horizontale
Auflésung von 500 m haben, ermoglichen eine detaillierte Erfassung der Position und
Form des Eisrandes. Als Beispiel ist in Abbildung 3.8 eine Aufnahme vom 8. Mérz 2002
zu sehen. Diese Abbildung zeigt ausgepriagte Maander des Eisrandes, die in der Troglage
vom 7. Marz entstanden sind.
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AVHRR

Als wichtiges Analysewerkzeug zur Bestimmung von mesoskaligen Zyklonen in der Fram-
strafie haben sich die AVHRR-Satellitenbilder (Advanced Very High Resolution Radio-
meter) erwiesen. Eine Aufnahme vom 13. Mérz 2002, die die Lage der ersten beiden
Tiefs von insgesamt drei aufeinanderfolgenden Tiefs einer Framstralenzyklonenfamilie
aufgrund der zu erkennenden Wolkenstrukturen wiedergibt, zeigt Abbildung 3.9.

Abbildung 3.8: Radarsat-Bild vom 8. Mérz 2002 Abbildung 3.9: AVHRR-Satellitenbild (infra-

um 07:36 UTC: M&ander des Eisrandes in der rot) vom 13. Mérz 2002 um 08:27 UTC. Mar-
Framstrafie. (Quelle: FIMR, Finnland) kiert sind die beiden ersten Tiefs L; und Lo

der Framstraflenyzklonenfamilie vom 13. und
14. Mérz 2002. (Quelle: Tromsg Satellite Sta-
tion, Norwegen)



Kapitel 4

Referenzexperiment im Vergleich
mit Beobachtungen

Unter Vorgabe der in Tabelle 2.2 aufgelisteten Parameter wird fiir die Monate April
1999 und Mérz 2002 je ein sogenanntes Referenzexperiment durchgefiihrt. Die Ergeb-
nisse werden analysiert und mit den téglich vorliegenden Satellitenbeobachtungen und
den stiindlichen Eisdriftbojendaten verglichen. Es wird untersucht, wie realitdtsnah die
Simulationen sind und wo Problembereiche liegen. Einen Schwerpunkt bilden die Drift-
eigenschaften des Meereises, die Divergenz und die Scherdeformation. Die Modellphysik
des verwendeten Meereismodells ist bereits in zahlreichen Arbeiten anhand von Drift-
messungen durch Eisbojen, Dickenmessungen durch Sonargerite, satellitengestiitzte Be-
deckungsgradmessungen und fritheren Eismodellsimulationen verifiziert bzw. optimiert
worden (Fischer, 1995; Fischer und Lemke, 1994; Harder, 1996; Harder und Fischer,
1999; Harder, Lemke und Hilmer, 1998; Kauker et al., 2003; Timmermann et al., 2002).
Auf eine umfassende Validierung kann deshalb verzichtet werden.

4.1 Eisbedeckungsgrad und Eisdicke

4.1.1 Vergleich der Monatsmittel

Die mittleren simulierten und beobachteten rdumlichen Verteilungen des Eisbedeckungs-
grades A fiir April 1999 und Mérz 2002 zeigen die Abbildungen 4.1 und 4.2 (jeweils linke
Spalte). In dem Referenzlauf fiir April 1999 ist A nordlich von 82° N generell grofier als
95% (Abbildung 4.14a). In der Framstrafie und weiter siidlich treten groffe Gebiete mit
einem A zwischen 90 % und 95 % auf. Die maximale Eisausdehnung erstreckt sich bei
10° W bis 75° N nach Siiden, bei 0° W bis 79° N und siidlich von Spitzbergen bis 75.5° N.
Der Vergleich mit den SSM/I-Daten (Abbildung 4.1c¢) offenbart eine insgesamt gute
Ubereinstimmung. Der Abstand zwischen beobachtetem und simuliertem 60 %-Eisrand
liegt zwischen 0 und 50 km. Lediglich nahe der Kiiste Gronlands und siidlich von 78° N
zeigen die Beobachtungen etwas niedrigere Bedeckungsgrade als der Referenzlauf. Im
Mérz 2002 (Abbildung 4.2) liegt der Rand der maximalen Eisausdehnung sowohl in
der Beobachtung als auch im Referenzexperiment um etwa 100km siidlicher als im
April 1999. Wihrend die Lage des Eisrandes wiederum realitdtsnah simuliert wird,
treten Unterschiede beim mittleren Eisbedeckungsgrad auf. Insgesamt wird A in dem

ol
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a) Mean A (April 1999) [] (Model)

0 0.2 0.4 0.6 0.8 09 095 0.98

Abbildung 4.1: Monatsmittel des Eisbedeckungsgrades A [] (a) sowie der Eisdicke h [m] im Referenzexpe-
riment (b), des Eisbedeckungsgrades aus SSM/I-Daten (c¢) und der Eisdicke in der MPI-OM-Simulation
(d) im April 1999. Das als Framstrafie definierte Gebiet ist weifl eingerahmt.
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a) Mean A (March 2002) [] (Model) b) Mean h (March 2002) [m] (Model)

Abbildung 4.2: Wie Abbildung 4.1, aber fiir Méarz 2002.
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Referenzexperiment {iiberschitzt. Dies gilt insbesondere fiir das Gebiet entlang des
0°-Meridians.

In der rechten Spalte der Abbildungen 4.1 und 4.2 ist jeweils die rdumliche Verteilung
der mittleren Eisdicke dargestellt. Fiir diese Eiseigenschaft gibt es keine flichendecken-
den Beobachtungen. Hier werden die Mittelwerte des Referenzexperimentes (Abbildun-
gen 4.1b und 4.2b) und der MPI-OM-Simulation (Abbildungen 4.1d und 4.2d) gezeigt.
Da fiir das Referenzexperiment die Eisdicke vom 20. Mérz 1999 bzw. vom 20. Februar
2002 der MPI-OM-Simulation als Startfeld verwendet wurde und die Eisdicke nach ei-
ner Simulationsdauer von einem Monat noch sehr vom Startfeld abhéngig ist, konnen
die MPI-OM-Daten nicht als Verifikation herangezogen werden. Es treten dennoch Un-
terschiede zwischen den Eisdickenfeldern der Referenzexperimente und der MPI-OM-
Simulation auf. In den hier durchgefiihrten Referenzexperimenten wird mehr Eis vor
der Kiiste Gronlands aufgestaut und die Lage des FEisrandes gegeniiber der MPI-OM-
Simulation deutlich verbessert. Diese Verbesserung wird nicht nur durch die Korrektur
des Startfeldes anhand der Satellitendaten, sondern auch durch das in Abschnitt 2.3.2
beschriebene Vorgehen beim ozeanischen Antrieb erreicht. Die Eisdicke weist maximale
Werte von iiber 4 m vor Grénland und von 3 bis 4 m im Nordwesten des Modellgebietes
auf. In der Framstrafle liegt die 2 m-Isolinie etwa 200 km vom Eisrand entfernt.

4.1.2 Vergleich mit tiglichen SSM /I-Daten

Die Variabilitiat des 0 %-Eisrandes zeigt Abbildung 4.3. Alle Gitterzellen, die innerhalb
des Simulationsmonats jeden Tag Eis aufweisen (A > 0.01), sind rot markiert, Git-
terzellen, die zu keinem Zeitpunkt Eis besitzen, blau. Die Farben dazwischen geben
den zeitlichen Anteil des Eisauftretens an. Diese Eisrandzone erstreckt sich in den
Simulationen (Abbildung 4.3a und 4.3b) iiber 20 bis 150km. Die Variabilitdt in den
Beobachtungen (Abbildung 4.3¢ und 4.3d) ist etwas grofier, wobei die dunkelgriinen
Flecken bei 75°N und 10° O in Abbildung 4.3 ¢ Fehlsignale aufgrund des atmosphéri-
schen Einflusses bei der Bestimmung des Eisbedeckungsgrades aus Satellitendaten sind.
Insgesamt wird die Lage des Eisrandes und seine Variabilitdt in beiden Monaten trotz
der Annahme einer zeitlich konstanten Ozeantemperatur (vgl. Abschnitt 2.3.2) sehr
realitdtsnah simuliert.

Die Giite des simulierten Eisbedeckungsgrades soll mit wenigen Kennzahlen charakteri-
siert, werden. Dieses ist insbesondere fiir die in Kapitel 5 folgenden Sensitivitéitsstudien
wichtig. Welche Fehlermafe sind geeignet? Lemke et al. (1997) schlagen vor, erstens die
Differenzen von A fiir bestimmte Gebiete und zweitens die Differenzen der Flichen mit
einem A > 15% zu bestimmen. Hier werden drei unterschiedliche Eisbedeckungsgrade
definiert:

1. Al gibt den Anteil der Gitterzellen in der Framstrafie (eingerahmtes Gebiet in den
Abbildungen 4.1 bis 4.3) an, die Eis beinhalten (A > 1%). Diese Grofle ist ein Maf}
fiir die Lage des Eisrandes.

2. A2 bezieht sich auf den eisbedeckten Teil ohne die Eisrandzone (A > 75 %) und
gibt fiir dieses Gebiet den mittleren Bedeckungsgrad in der Framstrafle an. Sowohl
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aus thermodynamischer als auch dynamischer Sicht ist der Anteil der offenen Was-
serstellen im Eisgebiet von grofler Bedeutung, da dieser fiir die Warmebilanz und
die Stérke der internen Krifte verantwortlich ist.

3. A3 gibt die mittlere Eisbedeckung in der Framstraie an, ein Mittel iiber den eis-
bedeckten und offenen Teil, also den Fléchenanteil, der insgesamt mit Eis bedeckt
ist.

Mittelwerte der drei eingefithrten FEisbedeckungsgrade werden fiir beide Zeitrdume
sowohl aus den Referenzexperimenten als auch auf Grundlage der Beobachtungen
berechnet. Zusétzlich werden analog zu Dierer (2002) sowie Schliinzen und Katz-
fey (2003) Trefferquoten bestimmt. Alle Gitterzellen, in denen sich der simulierte
Eisbedeckungsgrad um weniger als 5%, der angenommenen Genauigkeit des SSM/I-
Eisbedeckungsgrades, vom beobachteten unterscheidet, werden als Treffer gewertet. Die
auf téglicher Basis bestimmten Trefferquoten sind ein Mafl dafiir, wie realitdtsnah die
rdumliche und zeitliche Variabilitdat des Eisbedeckungsgrades simuliert wird. Tabelle 4.1
stellt die Ergebnisse des durchgefiihrten Vergleiches vor.

April 1999 Al A2 A3 | Miérz 2002 Al A2 A3
SSM/I1 71.8 91.5 59.5 SSM/1 79.3 93.1 67.3
Eismodell | 68.6 94.0 61.6 | Eismodell | 81.3 96.2 73.8
Trefferquote | 94.4 58.5 62.5 | Trefferquote | 95.3 56.9 56.7

Tabelle 4.1: Simulierter und beobachteter mittlerer Eisbedeckungsgrad A [%] in der Framstrafie im April
1999 (links) und im Mérz 2002 (rechts): Al gibt den Anteil der eisbedeckten Gitterzellen (A > 0.01) an,
A2 den mittleren Bedeckungsgrad im eisbedeckten Teil (A > 0.75) und A3 den mittleren Bedeckungsgrad
in der gesamten Framstrafie. Die Trefferquoten [%] geben den Anteil der Gitterzellen an, in denen Modell
und Beobachtung auf tédglicher Basis um weniger als 5% voneinander abweichen.

Der Anteil der eisbedeckten Gitterzellen (A1) weist in beiden Monaten nur geringe
Unterschiede zwischen Modellsimulation und Beobachtung auf. Mit Werten von 79 %
bzw. 81 % ist die Eisausdehnung im Mérz 2002 erheblich groer als im April 1999 (72 %
bzw. 69 %). Im Mittel stimmen die tidglichen Beobachtungs- und Modellfelder bzgl. Al
fir etwa 95 % (Trefferquote) der Gitterzellen iiberein.

Der Vergleich des mittleren Eisbedeckungsgrades im eisbedeckten Teil (A2) zeigt, dass
die Modellexperimente den Bedeckungsgrad leicht iiberschitzen: 94 % zu 92 % im April
1999 und 96 % zu 93 % im Mirz 2002. Die sich auf die téglichen Werte beziehenden
Trefferquoten sind mit 59 % bzw. 57 % relativ gering und zeigen, dass die Anderung
des Eisbedeckungsgrades durch Deformation, Advektion, Gefrieren und Schmelzen nur
bedingt realitdtsnah simuliert wird.

Im Mirz 2002 wird der eisbedeckte Flichenanteil A3 klar iiberschéitzt (74 % zu 67 %), weil
zuviele Gitterzellen Eis haben (A1 leicht zu grofl) und vor allem der Eisbedeckungsgrad
in Gebieten mit hohem Meereisanteil zu hoch ist (A2 deutlich zu grof). Im April 1999
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wird Al leicht unterschétzt, aber A2 iiberschétzt, so dass der Unterschied bzgl. A3 relativ
gering ist. Die Trefferquoten von A3 liegen wie die von A2 bei etwa 60 %.

4.2 Dynamik

4.2.1 Vergleich der Monatsmittel

Die mittleren simulierten FEisdriftverteilungen fiir April 1999 und Mérz 2002 zeigen
die Abbildungen 4.4a und 4.5a. Das Meereis driftet in beiden Monaten im Mittel mit
10 bis 20cms™! aus Nord bis Nordost durch die FramstraBe, wobei im Mirz 2002
tendenziell hohere Werte auftreten. Unmittelbar vor der Kiiste Grénlands und im
Inneren der Arktis driftet das Eis deutlich langsamer. Der simulierte zonale Gradient
vor der Ostkiiste Gronlands stimmt mit Beobachtungen von Martin und Wadhams
(1999) iiberein. Frithere Simulationen mit grober aufgelosten Modellen konnten diese
Geschwindigkeitsabnahme in Richtung gronléandischer Kiiste nicht realitdtsnah simulie-
ren (z.B. Harder et al., 1998; Kreyscher et al., 2000). An diesem Beispiel zeigt sich der
Vorteil der hier verwendeten hohen Auflésung von 9km. Die Maxima von 30 cms™! im
Stidwesten von Spitzbergen kommen dadurch zustande, dass Meereis nur bei starker Eis-
advektion in diesem Gebiet vorkommt und somit nur {iber diese Termine gemittelt wurde.

Die unterlegten Farben in den beiden Abbildungen 4.4a und 4.5a kennzeichnen die
Divergenz der Eisdrift. Die Divergenz ist eine wichtige Eigenschaft der Eisdrift, da sie,
neben dem Gradienten der Eisdicke, fiir die dynamische Umverteilung des Meereises
verantwortlich ist und ferner den Eisbedeckungsgrad beeinflusst. Zonen mit konvergenter
Eisdrift liegen 6stlich und noérdlich der Landgebiete Gronland und Spitzbergen und
im siidlichen Eisrandbereich. Eine divergente Eisdrift tritt im Mittel in der zentralen
Framstrafle entlang einer Zone auf, die sich von etwa 82°N und 10° O bis nach 76° N
und 10°W erstreckt. Im Mérz 2002 tritt nordlich von Franz-Josef-Land ein weiteres
Gebiet mit divergenter Eisdrift auf.

Die Eisdrift bewirkt eine Umverteilung des Eises, die in den Abbildungen 4.4b und
4.5b gezeigt wird. Aus der ostlichen zentralen Arktis werden 0.2 bis {iber 1 cm Eisdicke
pro Tag wegtransportiert und vor der Kiiste Gronlands aufgestaut sowie der Framstrafle
und den Eisrandzonen zugefithrt. Wahrend im April 1999 auch siidlich der Framstrafe
die Eisdicke durch Advektion zunimmt, nimmt dort im Mé&rz 2002 trotz konvergenter
Stromung die Eisdicke ab. In diesem Fall ist der Gradient der Eisdicke (Abbildung 4.2b)
in Stromungsrichtung positiv, so dass relativ diinnes Eis heran- und dickeres wegtrans-
portiert wird.

Die beiden wichtigsten Antriebsfelder der Eisdrift, der 10 m-Wind aus den EZMW-
Analysen und die 6m-Ozeanstromung aus der MPI-OM-Simulation, zeigen die
Abbildungen 4.4 ¢ und 4.5¢ bzw. 4.4d und 4.5d. In der Framstrafle, in der das Meereis
im zeitlichen Mittel aus Richtung 20° bis 30° driftet, weht der Wind iiberwiegend aus
Nord und der Ozean stromt zumeist aus Ost. Die mittlere Eisdrift ist also gegeniiber dem
bodennahen Wind um etwa 30° im Uhrzeigersinn und gegeniiber der oberflichennahen
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a) Mean Ice Drift (April 99) [— 20 cms™] b) Mean Ah_dyn (April 1999) [cm day™']
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Abbildung 4.4: Monatsmittel der Eisdrift [cms™!] (Betrag: Pfeillinge) und ihrer Divergenz [10~6ms™!]
(Farbgebung) (a), der dynamischen Anderung der Eisdicke Ahgy, [cmd™!] (b), des Windfeldes [ms™!]
und seiner Divergenz [10~5ms~!] (c) sowie der Ozeanstrémung [cm s~1] und ihrer Divergenz [10~¢ ms~?]
(d) im April 1999. Eisdickenénderung und Eisdrift sind Ergebnisse des Referenzexperimentes, Ozean-
stromung und Windfeld hingegen Antriebsdaten.
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a) Mean Ice Drift (March 02) [— 20 cms™]
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b) Mean Ah_dyn (March 2002) [cm day™]
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Abbildung 4.5: Wie Abbildung 4.4, aber fiir Mérz 2002.
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Ozeanstromung um 60° entgegen dem Uhrzeigersinn gedreht. Wahrend der West-
spitzbergenstrom im Monatsmittel der Ozeanstromung zu erkennen ist, ldsst sich der
Ostgronlandstrom nicht ausmachen. In der MPI-OM-Simulation stromt der Ozean nahe
der Oberflache im Mittel auf Grénland zu, wo das Wasser zum Absinken gezwungen wird.

Die Divergenzfelder der mittleren Ozeanstromung (Abbildungen 4.4d und 4.5d) zeigen
einige Muster, die die Gitteranordnung von MPI-OM widerspiegeln. Es sei betont,
dass diese unnatiirlichen Strukturen nicht durch die Transformation vom Gitter des
Ozeanmodells auf das Gitter des Meereismodells erzeugt worden sind, sondern bereits
im Originaldatenfeld vorhanden sind. Verantwortlich hierfiir erscheinen die groflen
horizontalen Strémungs- und Dichtegradienten in Bezug zur groben horizontalen
Auflosung von MPI-OM (ca. 30km). Dies betrifft insbesondere eisfreie Regionen der
Gronlandsee und der Barentssee, so dass der Einfluss auf die Eismodellsimulationen
gering ist.

Die Felder der mittleren Divergenz der Eisdrift und der Ozeanstromung lassen Gemein-
samkeiten erkennen, ndmlich Konvergenz an der Ostkiiste Gronlands und Spitzbergens
und Divergenz entlang der oben beschriebenen Zone innerhalb der Framstrafie (von
etwa 82°N und 10° O bis nach 76° N und 10° W). Das mittlere Windfeld ist iber dem
eisfreien Ozean konvergent, da das warme Wasser zyklonale Bedingungen begiinstigt.

Um den Zusammenhang zwischen den mittleren Feldern der Meereisdrift, des Windes
und der Ozeanstromung statistisch zu erfassen, werden raumliche Korrelationen iiber die
mehr als 20000 Gitterzellen mit Meereisanteil berechnet. Auf Basis der Monatsmittel
werden die Korrelationskoeffizienten r sowohl fiir den Betrag der Geschwindigkeit
(Abbildung 4.6 a) als auch fiir die Divergenz (Abbildung 4.6 b) jedes der drei Stromungs-
felder bestimmt.

Die Ergebnisse zeigen, dass die Eisdriftgeschwindigkeit dhnlich stark mit der Windstérke
wie mit der Geschwindigkeit der Ozeanstromung korreliert ist. Im April 1999 ist die
Eisdriftgeschwindigkeit mit der Windstérke (r = 0.63) hoher als mit der Ozeanstromung
(r = 0.48) korreliert, im Mérz 2002 hingegen hoher mit der Ozeanstromung (r = 0.57
zu r = 0.42 bzgl. der Windstérke). Dass die Korrelationen von &hnlicher Groe sind,
ist naheliegend, da die oberflichennahe Ozeanstrémung winddominiert ist. Trotzdem
ist die Korrelation zwischen der Windstidrke und dem Betrag der Ozeanstromung von
r = 0.77 bzw. r = 0.69 iiberraschend hoch, wenn man beriicksichtigt, dass die MPI-
OM-Simulation nicht mit den EZMW-, sondern mit NCEP-Analysen angetrieben wurde.

Uber das Modellgebiet gemittelt driftet das Eis im April 1999 mit einer Geschwindigkeit
von 6.7 £ 4.5cms™! und mit 8.4 & 4.8cms™! im Mirz 2002, wobei hier die raumlichen
Varianzen angegeben sind. Es sei darauf hingewiesen, dass zur Bestimmung des zeitli-
chen Mittelwertes fiir jede Gitterzelle die Komponenten der Eisdrift gemittelt wurden
und dass eine zeitliche Mittelung der Betrdge hohere mittlere Driftgeschwindigkeiten
ergeben wiirde. Im Vergleich zur Ozeanstromung driftet das Meereis um mehr als 30 %
schneller bei &hnlicher rdumlicher Varianz.
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Abbildung 4.6: Rdumliche Korrelationen r zwischen Monatsmitteln der Eisdrift, der Ozeanstromung
und des Windes bzgl. der Betréige (a) und der Divergenz (b) im April 1999 (1. Zeile) und Mérz 2002
(2. Zeile). Zur Einordnung sind jeweils die Mittelwerte und ihre Streuung angegeben. Datengrundlage
stellen alle Gitterzellen mit einem Eisbedeckungsgrad von A > 0.01 dar: 21 263 Punkte fiir den Betrag
und 20 259 fiir die Divergenz im April 99 sowie 22717 fiir den Betrag und 21 721 fiir die Divergenz im
Maérz 2002. Die zugehorigen raumlichen Verteilungen werden in den Abbildungen 4.4 und 4.5 gezeigt.

Wesentlich anders sieht der Zusammenhang zwischen den Feldern der Divergenz der
Meereisdrift, des Windes und der Ozeanstromung aus (Abbildung 4.6b). Bzgl. dieser
GroBe ist die Korrelation zwischen Eis und Wind zwar noch signifikant (1%-
Signifikanzniveau), aber sehr schwach (r = 0.14 und r = 0.05). Deutlich starker sind
die Divergenzfelder der Meereisdrift und der Ozeanstrémung miteinander korreliert
(r = 0.50 und r = 0.34). Die Divergenzfelder des Windes und des Ozeans sind hingegen
nicht signifikant miteinander korreliert.

Fiir die Eisdrift sind neben den Schubspannungen des Windes und des Ozeans die Corio-
liskraft, die internen Kréfte und die Hangabtriebskraft verantwortlich (Gleichung 2.20).
Wie grof die einzelnen Krifte in den verschiedenen Eisregionen sind, veranschaulicht
Abbildung 4.7. Hier sind fiir jede 16. Gitterzelle in beiden Raumrichtungen die mitt-
lere Eisdrift (schwarz) und die mittleren Kréfte (farbig) im April 1999 als Vektoren
dargestellt. Die Abbildung zeigt, dass in und siidlich der Framstrafle sowie Ostlich
von Spitzbergen die grofiten mittleren Kréfte auftreten. Die mittlere Eisdrift und ihre
antreibenden Kréfte an vier ausgewéhlten Gitterzellen sind vergroflert dargestellt und
werden néher erlédutert:
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Terms in Momentum Equation (April 99)
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Abbildung 4.7: Monatsmittel der Eisdrift [cms™!] und der auf das Meereis wirkenden Kriifte [N m™2] im
April 1999 im Referenzexperiment: die Windschubspannung 7,, die ozeanische Schubspannung 7, die
Corioliskraft F, die Hangabtriebskraft Fy, die internen Kriifte Fj,,; und die totale zeitliche Anderung
der Eisdrift pih%. Dargestellt sind die Vektoren fiir jede 16. Gitterzelle in beide Raumrichtungen.
Der mittlere Eisbedeckungsgrad A [ ] ist unterlegt.

1. Abbildung 4.7 a (ca. 76° N, 18° W): Hierbei handelt es sich um eine typische kiisten-

nahe Gitterzelle, in der die mittlere Eisdrift fast zum Erliegen kommt, da die Schub-
spannungen durch Wind und Ozeanstromung durch die internen Kréfte kompen-
siert werden. Die mittlere Windschubspannung hat einen Betrag von 0.06 N m 2
und wirkt aus Richtung 340°, die mittlere Schubspannung durch den Ozean aus
70° mit 0.05 N m~2, die internen Kréfte aus 205° mit 0.07 N m~2.

. Abbildung 4.7b (ca. 75° N, 17° W): Diese Gitterzelle liegt siidlich der Framstrafle,

beschreibt aber mit einer hohen Eisdicke von fast 4 m auch die Bedingungen inner-
halb der Framstraie. Den grofiten Term stellt die Windschubspannung dar, die mit
0.11 Nm~2 aus Richtung 0° wirkt. Das Meereis driftet im Mittel mit 11 cms™! aus
35° und ist damit um 35° gegeniiber dem Wind im Uhrzeigersinn gedreht. Dieser
Winkel zwischen Wind- und Eisdriftrichtung ist etwas grofier als der mittlere Win-
kel fiir das gesamte Modellgebiet von 32°. Dafiir ist die Corioliskraft verantwort-
lich, die im Gegensatz zu den Oberflichenkréften, die Wind und Ozeanstréomung
auf das Meereis ausiiben, eine Korperkraft und somit proportional zur Eisdicke
ist. Bei hohen Eisdicken nimmt also der Einfluss der Corioliskraft und damit die
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Rechtsablenkung der Eisdrift zum Wind zu. An dieser Gitterzelle hat die senk-
recht zur Eisdrift wirkende Corioliskraft mit 0.04 Nm™2 fast den gleichen Betrag
wie die Schubspannung durch den Ozean, die hier aus 160° wirkt. Dies ist nicht
die mittlere Stromungsrichtung, sondern die Richtung der Relativgeschwindigkeit
zwischen Ozean und Eis. Da der Ozean etwas langsamer stromt als das Meereis,
hat er eine bremsende Wirkung auf das Eis, und somit ist die ozeanische Schub-
spannung dem dominanten Windantrieb in erster Ndherung entgegengerichtet. Da
die Entfernung zur gronlédndischen Kiiste mit 50 km gering ist, stellen die internen
Krifte den zweitgrofiten Term in der Impulsbilanz dar und verhindern mit einem
mittleren Betrag von 0.05 N m~2 aus Richtung 245° eine noch stiirkere Eisdickenzu-
nahme entlang der Kiiste. Die Ozeanstréomung aus Osten verursacht eine mittlere
Meeresspiegelerh6hung mit positivem Gradienten in Richtung Grénland. Die dar-
aus resultierende Hangabtriebskraft von fast 0.01 Nm™2 aus 305° lisst sich in der
vergroBerten Darstellung fiir diese Gitterzelle ablesen.

3. Abbildung 4.7 ¢ (ca. 87° N, 18° O): In der zentralen Arktis sind die mittleren Kréfte,
die auf das Eis wirken, deutlich schwécher, da im Mittel der Wind schwécher ist
und keine klare Vorzugsrichung wie in der Framstrafie (dominierender Nordwind)
besitzt. Da der Eisbedeckungsgrad sehr hoch ist (95 bis 100 %), haben die internen
Krifte mit 0.02Nm™2 den groften Betrag. Die mittlere Eisdriftgeschwindigkeit

betrigt nur 3cms?.

4. Abbildung 4.7d (ca. 79° N, 2° W): Nahe am Eisrand, wo das Meereis diinn ist (hier
im Mittel &~ < 50cm) und der Eisbedeckungsgrad gering ist, herrscht fast freie
Eisdrift. Die Windschubspannung (0.07Nm~2 aus 0°) wird durch die Schubspan-
nung des Ozeans (0.07 N m ™2 aus 180°) nahezu balanciert. Die {ibrigen Kréifte sind
gering, die resultierende mittlere Eisdrift recht hoch (13cms™! aus 25°) und nur
um 25° entgegen dem Uhrzeigersinn zum Wind gedreht.

4.2.2 Vergleich mit stiindlichen Eisdriftbojendaten

Die Daten der 14 Eisdriftbojen im April 1999 und der 12 Eisdriftbojen im Mérz 2002
ermoglichen eine Verifikation der simulierten Eisdrift. Es gibt verschiedene Vergleichsme-
thoden. Hierzu zdhlen (a) die Bestimmung der Endpunktverschiebung von gemessenen
und simulierten Trajektorien, (b) die Bestimmung des Positionsunterschiedes in
Abhéngigkeit vom Mittelungsintervall, (c) der Vergleich von Geschwindigkeitsbetrag
sowie Richtung und (d) Geschwindigkeitsdiagramme sowie Standardabweichungen
(Harder und Fischer, 1999; Kreyscher et al., 2000; Lemke et al., 1997). Hier wird
folgendermaflen verfahren: Fiir den Vergleich werden die Bojenmesswerte auf stiindliche
Werte interpoliert (Hoeber, 2000a) und anschlieend mit einem gleitenden Mittel iiber
13 Stunden geglittet, um den Einfluss der in der Simulation nicht beriicksichtigten
Tréagheitsschwingung und Gezeiten zu entfernen. Zu jeder Stunde wird nun die zur
Bojenposition zugehorige Modellgitterzelle herangezogen. Die simulierten und beobach-
teten Zeitreihen der Driftgeschwindigkeit und der Driftrichtung fiir alle Bojen zeigen
die Abbildungen 4.8 und 4.9. Die Trajektorien der einzelnen Driftbojen wurden bereits
in Abbildung 3.2 vorgestellt.
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Abbildung 4.8: Betrag |u;ce| [ms™!] und Richtung DD ;. [°] der Eisdrift in der Beobachtung B (diinn)
und im Referenzexperiment M (fett) wiahrend FRAMZY 1999. Den Zeitreihen der 14 Eisbojen wird
die modellierte Eisdrift der jeweils rdumlich néchsten Gitterzelle des Referenzexperimentes gegeniiber
gestellt. Die Geschwindigkeitskomponenten sind mit einem gleitenden Mittel iiber 13 Stunden gegléttet.

Die Mittelwerte iiber jede Zeitreihe (Komponentenmittelung) jeweils am rechten Rand angegeben.
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Abbildung 4.9: Wie Abbildung 4.8, aber fiir die 12 Eisbojen von FRAMZY 2002.

Der visuelle Vergleich zeigt eine zufrieden stellende Ubereinstimmung der zeitlichen
Variabilitdt zwischen simulierter und beobachteter Eisdrift im synoptisch-skaligen
Bereich (Tage). Diese Ubereinstimmung lisst den Schluss zu, dass das Eismodell fiir
die Untersuchung der Fragestellung dieser Arbeit, welchen Einfluss Zyklonen auf das
Meereis ausiiben, geeignet ist. Es fallt allerdings auf, dass einige Extremwerte nicht
erfasst werden, wie z.B. die hohen Driftgeschwindigkeiten, die alle Bojen wéhrend
der Framstraflenzyklone am 18. April 1999 zeigen, oder die Geschwindigkeit von fast
100 cm s™!, mit der Boje 2 zu Beginn der Zyklonenfamilie am 12./13. Mérz 2002 driftet.
Diese Diskrepanzen konnen teilweise durch die geringe rdumliche Auflésung (0.5°) der
EZMW-Analysen in Bezug auf die kleinrdumigen Windfelder der lokalen Zyklonen
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erklart werden. Ferner bestétigen sie, dass die Framstrafenzyklonen in der Analyse
nicht in voller Stdrke und richtiger raumlicher Lage erfasst worden sind. Desweiteren
zeigt sich, dass die beobachtete Eisdrift fast nie zum FErliegen kommt, die simulierte
hingegen héufiger gegen Null tendiert. Das ist ein Indiz dafiir, dass der reale Ozean eine
Grundeisdrift aufrecht erhélt, also der von Wind und Eisdrift unabhéngige Anteil der
Ozeanstromung im MPI-OM nicht realitdtsnah simuliert wird.

Ein Vergleich der Mittelwerte zeigt, dass die Referenzexperimente im Vergleich zu
fast allen Bojen die Eisdriftgeschwindigkeit unterschétzen — besonders im April 1999.
Zusétzlich besteht ein systematischer Richtungsfehler von 10° bis 15°. In der Simulation
driftet das Meereis zu stark auf Groénland zu. Eine detaillierte Untersuchung der
moglichen Ursachen wird in den Sensitivitdtsexperimenten in Kapitel 5 durchgefiihrt.
Im Folgenden werden die Einzelwerte der Geschwindigkeiten untersucht. Der Vergleich
zwischen Beobachtung und Modellexperiment der fiir beide Monate jeweils rund 7000
Wertepaare (Abbildung 4.10) bestéitigt den Eindruck der Zeitreihen: eine generelle
Unterschiatzung der Driftgeschwindigkeit und ein Fehlen der Extremwerte in beiden
Referenzexperimenten. Die simulierten Mittelwerte liegen mit 15.9 bzw. 18.7cms™! um
34 bzw. 24 % unter den beobachteten Driftgeschwindigkeiten (Tabelle 4.2).

a) Ice Drift Speed [ms ] (April 1999) b) Ice Drift Speed [ms '] (March 2002)
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Abbildung 4.10: Vergleich zwischen beobachteter und simulierter Eisdriftgeschwindigkeit [ms™!] im
April 1999 und Méarz 2002. Die rote Regressionsgerade bezieht sich auf alle Daten, die griine auf die
Wertepaare mit einer Geschwindigkeit von weniger als 0.5 ms~!. Die in Klammern genannten Parameter
beziehen sich auf diesen reduzierten Datensatz.

Die hochste modellierte Driftgeschwindigkeit, zu der ein Bojenmesswert vorliegt, ist
kleiner als 50 cms™!. Der Korrelationskoeffizient bezogen auf alle Werte betrigt fiir
den April 1999 r = 0.63 und fiir den Mérz 2002 r = 0.73. Sortiert man alle Félle mit
beobachteten Driftgeschwindigkeiten {iber 50 cms™ aus (3 bis 4% aller Fille), steigt
der Korrelationskoeffizient auf r = 0.76 bzw. r = 0.75. Die gemessenen Komponenten
der Eisdriftgeschwindigkeit haben eine Genauigkeit von 6cms™t (Hoeber, 2000a), so
dass unter Beriicksichtigung eines Toleranzbereiches von 6cms™ in 24.6 % der Félle
im April 1999 und in 40.4% im Mirz 2002 Ubereinstimmung zwischen Modell und
Beobachtung vorliegt (Tabelle 4.2).
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April 1999 | Betrag der Eisdrift | Mérz 2002 | Betrag der Eisdrift
Eisbojen 24.2cms ! Eisbojen 24.5cms*
Modell 15.9cms™! Modell 18.7cms™!
Trefferquote 24.6 % Trefferquote 40.4 %

Tabelle 4.2: Simulierter und beobachteter Betrag der Eisdriftgeschwindigkeit [cms~!] in der Framstrafle
im April 1999 (links) und Mérz 2002 (rechts). Die Trefferquoten [%] geben den Anteil der Gitterzellen
an, in denen Modell und Beobachtung auf stiindlicher Basis iibereinstimmen, d.h. die Differenz beider
Geschwindigkeitskomponenten kleiner als 6 cms™! ist. Es sind nur Gitterzellen und Zeitpunkte beriick-
sichtigt worden, in bzw. zu denen Eisbojenmessungen stattfanden (fiir beide Monate jeweils ca. 7000
Fille).

Durchgefiihrte Lag-Korrelationen zwischen dem Wind aus den EZMW-Analysen und der
simulierten sowie der beobachteten Eisdrift zeigen, dass das Meereis fast unmittelbar
(mit 1 bis 2 Stunden Verzogerung) auf Anderungen des Windes reagiert. Diesbeziiglich
stimmen Beobachtung und Simulation nahezu iiberein.

4.2.3 Divergenz und Scherdeformation

Divergenz und Scherdeformation sind die beiden dynamischen Grofien der Eisdrift, die
den Eisbedeckungsgrad veriandern (Geiger et al., 1998) (Gleichung 2.19). Sie werden
folgender Maflen berechnet:

auice a/Uice

Divergenz = o + By (4.1)
2 2
Scherdeformation = \l <3g;ce — ag;f) + (a;;ce + a;f) . (4.2)

Diese beiden Groflen sind von entscheidender Bedeutung fiir die Bestimmung des
Einflusses von Zyklonen auf die Eisdrift. Die Bestimmung dieser beiden Grofien aus den
Eisbojenmessungen, das bedeutet aus Punktmessungen, ist problematisch. Briimmer
et al. (2003) wihlen fiinf Eisbojen aus, von denen vier moglichst ein Quadrat aufspannen
und die fiinfte in dessen Mitte liegt. Unter Annahme linearer Geschwindigkeitsgradienten
bestimmen sie fiir dieses Gebiet jeweils einen Divergenz- und einen Scherdeformations-
wert der Eisdrift. Die Giite des Verfahrens héngt von der rdumlichen Anordnung der
verwendeten Eisbojen ab. Um erstens alle Eisbojen zu beriicksichtigen und zweitens
eine rdumliche Verteilung der Divergenz und der Scherdeformation der FKisdrift zu
erhalten, wird hier folgendermafien verfahren. Mithilfe eines Analyseverfahrens nach
Cressman (1959) werden zu jeder Stunde die Driftgeschwindigkeiten aller Bojen auf das
Eismodellgitter transformiert. Auf diesem Gitter werden die rdumlichen Ableitungen
berechnet, also fiir jede Gitterzelle die Divergenz und die Scherdeformation der Eisdrift
bestimmt. Zwei Beispiele, der Trog am 7. Mérz 2002 (Abbildung 4.11a) und das letzte
Tief der Zyklonenfamilie am 14. Méarz 2002 (Abbildung 4.11c¢), zeigen, wie die Bojen
verteilt sind (schwarze Kreise), fiir welche Gitterzellen die Divergenz berechnet wird
und wie sich die rdumliche Verteilung der Divergenz darstellt. Obwohl die Modelldaten
bereits auf dem Gitter vorliegen, werden nur die Modellwerte an den Bojenpositionen
verwendet, damit der Vergleich der Divergenz und der Scherdeformation zwischen
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Modell und Beobachtung nicht durch das Interpolationsverfahren beeintréichtigt wird.
Die simulierte Eisdrift an den Bojenpositionen wird also ebenfalls nach Cressman
(1959) auf das Modellgitter transformiert. Von diesem neu erzeugten Driftfeld werden
Divergenz und Scherdeformation berechnet. Die Unterschiede zwischen den originalen
und interpolierten simulierten Driftfeldern liegen im allgemeinen unter 10%. Die
simulierten Divergenzverteilungen fiir die beiden Beispiele zeigen die Abbildungen 4.11b
und 4.11d.

Im nordlichen Bereich des Troges, der sich am 7. Mérz gegen 13 UTC von Siiden ausge-
hend bis nach 81° N und 0°W erstreckt, zeigt die Beobachtung eine starke Konvergenz
der Eisdrift mit maximalen Betrigen von mehr als 3 - 107%s™!. Siidlich von 80°N und
nordlich von etwa 81.5° N wird eine Divergenz der Eisdrift von entsprechender Groéfle
gemessen. Die Simulation zeigt den Ubergang zwischen Divergenz und Konvergenz
ebenfalls bei 80°N, jedoch konvergentes oder nahezu divergenzfreies Driftverhalten
im nordlichen Teil. Aulerdem sind die Betrige von Konvergenz und Divergenz in der
Simulation deutlich geringer. Entsprechendes gilt fiir das Beispiel vom 14. Mérz.

Fiir den Zeitraum vom 1. bis zum 21. Marz 2002 werden die rdumlichen Verteilungen
der Divergenz und der Scherdeformation stiindlich bestimmt. Durch Mittelung iiber
alle 504 Felder (24 Termine pro Tag bei 21 Tagen) werden die Abbildungen 4.12a bis
4.12d erzeugt. Hierbei geht es nicht um die rdumliche Verteilung, denn jeder Mittelwert
setzt sich aufgrund der Drift der Eisbojen aus einer unterschiedlichen Anzahl von
Terminen zusammen, sondern um den Vergleich zwischen Beobachtung und Modell.
Der Eindruck, den die beiden Beispiele in Abbildung 4.11 vermittelt haben, namlich,
dass der Betrag der Divergenz bzw. Konvergenz deutlich unterschétzt wird, wird auch
im Mittel bestéitigt und gilt gleichermaflen fiir die Scherdeformation.

Der zeitliche Verlauf der mittleren Divergenz der beobachteten (Bojen) und simulierten
Eisdrift, der Ozeanstromung sowie des Windes ist in der Abbildung 4.13 a dargestellt.
Alle vier Zeitreihen zeigen im Mittel positive Werte, d. h. Divergenz dominiert gegeniiber
Konvergenz. Die beobachtete Eisdrift zeigt die stérkste Divergenz am 11./12. Mérz und
bei Durchzug der letzten Zyklone der Zyklonenfamilie vom 13./14. Mérz. Zu diesem
Termin tritt ein Divergenzmaximum bei der simulierten Eisdrift und der Ozeanstrémung
auf. Der atmosphérische Wind zeigt durchgéngig Divergenz mit Ausnahme wéhrend der
Troglage am 7. Méarz und wihrend des Durchzuges der Zyklonenfamilie am 13./14. Mérz.
Wihrend dieser Zeiten zeigt das Windfeld erwartungsgeméfl ein stark konvergentes
Verhalten. Man beachte bei der Interpretation der Zeitreihen, dass das Gebiet, iiber
das gemittelt wird, sich im Laufe der Zeit aufgrund der Bojendrift verlagert und
verformt. Zu jedem Zeitpunkt beruhen alle Mittelwerte aus Beobachtung und Modell
jedoch auf dem gleichen Gebiet. Die beobachtete Divergenz der Eisdrift weist eine
hohere Variabilitdt und stéarkere Amplituden als die simulierte auf. Der Zusammenhang
zwischen Beobachtung und Modell ist schwach, wie der in Tabelle 4.3 links aufgefiihrte
Korrelationskoeffizient » = 0.11 belegt.

Wie der visuelle Eindruck vermittelt, sind die Divergenz der simulierten Eisdrift und
die Divergenz der Ozeanstromung am stirksten korreliert (r = 0.48). Im Gegensatz
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a) 7 March 2002 13 UTC (Buoys) b) 7 March 2002 13 UTC (Model)
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Abbildung 4.11: Zwei Beispiele fiir die beobachtete (a+c) und modellierte (b+d) Divergenz der Meer-
eisdrift [107%s71]: Die Troglage am 7. Mérz 2002 (oben) und das Tief am 13. Mirz 2002 (unten). Die
Kreise kennzeichnen die Position der Eisdriftbojen.
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a) Mean Divergence (Buoys) [107°s™] b) Mean Divergence (Model) [107°s™]

-3 -1 =05 =01 01 05 1 3 -3 -1 -05 =04 01 05 1 3
March 2002
c) Mean Shear Deformation (Buoys) [107°s™] d) Mean Shear Deformation (Model) [107°s™]
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Abbildung 4.12: Beobachtete (a+c) und modellierte (b+d) mittlere Divergenz und Scherdeformation
[107¢ s~ der Eisdrift im Mérz 2002. Fiir jede Gitterzelle ist iiber die Zeiten gemittelt worden, in denen
Bojenmessungen vorliegen, wodurch die Anzahl der Werte pro Gitterzelle innerhalb einer Abbildung
zwar variiert, aber ein unmittelbarer Vergleich zwischen Messung und Beobachtung moglich ist.
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Divergenz Scherdeformation
Boje Modell Ozean Wind Boje Modell Ozean Wind
Boje X 0.11 - Boje X - -
Modell X 0.48 —0.19 || Modell X 0.75  0.33
Ozean X —0.31 || Ozean X
Wind X Wind X

Tabelle 4.3: Die Korrelationskoeffizienten zwischen den in Abbildung 4.13 dargestellten Zeitreihen der
Divergenz (linke Hilfte) und der Scherdeformation (rechte Hélfte) der beobachteten Eisdrift (Boje), der
simulierten Eisdrift (Modell), der MPI-OM-Ozeanstromung (Ozean) und des EZMW-Windes (Wind).
Diese Zeitreihen bestehen alle aus 504 stiindlichen Werten fiir den Zeitraum vom 1. bis 21. M&rz 2002,

die jeweils das raumliche Mittel iiber das Bojengebiet darstellen. Es sind nur Korrelationen angegeben,
die auf einem 1 %-Niveau signifikant sind.
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Abbildung 4.13: Zeitreihen der beobachteten und modellierten Divergenz (a) und Scherdeformation
(b) [107¢s™!] der Eisdrift fiir das Bojenarray im Mérz 2002 in der FramstraBe. Zum Vergleich ist
die Divergenz bzw. die Scherdeformation der Ozeanstromung (MPI-OM) und des Windes (EZMW)

[1075s7!] hinzugefiigt.
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zum Divergenzvergleich bzgl. des gesamten Modellgebietes (Abbildung 4.6) besteht fiir
das Eisbojengebiet eine negative Korrelation zwischen der Divergenz des Windes und
der Ozeanstromung (r = —0.31), die im Wesentlichen durch die Zyklonenereignisse
verursacht wird. Im Kern eines Tiefs ist der Wind konvergent, der radial nach auflen
stromende Ozean hingegen divergent. Da bzgl. der Divergenz der Eisdrift der Ozean
dominanter ist als der Wind, ergibt sich ebenfalls eine negative Korrelation zwischen
der Divergenz der simulierten Eisdrift und der des Windes (r = —0.19). Die Divergenz
der beobachteten Eisdrift zeigt keine signifikante Korrelation (1 %-Niveau) mit der
Divergenz des Windes und der der Ozeanstromung.

Die simulierte Scherdeformation des Meereises (Abbildung 4.13 b und Tabelle 4.3 rechts)
ist eng mit der der Ozeanstromung verkniipft (r = 0.75), jedoch nur schwach mit der
des Windes (r = 0.33). Die Scherdeformation der beobachteten Eisdrift ist wie die
Divergenz grofler als die der simulierten Eisdrift. Es lasst sich weder eine signifikante
Korrelation (1 %-Signifikanzniveau) zwischen Beobachtung und Modell noch zwischen
Beobachtung und Antriebsdaten (Wind und Ozeanstromung) feststellen. Geiger et al.
(1998) haben gezeigt, dass die viskos-plastische Rheologie, die in diesem Modell
verwendet wird, das Driftverhalten des Meereises besser charakterisiert als andere bisher
verwendete Rheologien. Sie stellen jedoch auch fest, dass die Deformation des Meereises
unzureichend erfasst wird.

Insgesamt legen die hier gezeigten Ergebnisse nahe, dass der Ozean einen grofien Einfluss
auf die Meereisdrift hat. Die Ergebnisse weisen ferner darauf hin, dass die Ozeanstrémung
aus der MPI-OM-Simulation in der Framstrafle nicht realitdtsnah ist bzw. fiir die Drift
des Meereises wichtige Effekte nicht erfasst werden. Zweifel bestehen auch bzgl. der mitt-
leren Ozeanstromung in den MPI-OM-Simulationen. Der Drehwinkel von 60° zwischen
Ozeanstromung und Eisdrift scheint zu grofl zu sein. Messungen von Widell et al. (2003)
zeigen, dass die Ozeanstromung in ca. 30 m Tiefe in der Framstrafle nahezu parallel zur
Eisdrift verlauft. Es zeigt sich als Vorteil dieser ungekoppelten Meereissimulationen, den
Einfluss von Atmosphére und Ozean unabhéngig voneinander analysieren zu konnen.

4.3 Thermodynamik

4.3.1 Simulierte Monatsmittel

Die Meereisdicke dndert sich durch Advektion und durch lokale thermodynamische Pro-
zesse, namlich Gefrieren und Schmelzen. Die mittlere simulierte Gefrierrate ist sowohl im
April 1999 als auch im Méarz 2002 (Abbildungen 4.14a und 4.15a) grofitenteils positiv.
Im April 1999 wichst die Eisdicke im rdumlichen Mittel um 0.6 cm pro Tag und im
Mérz 2002 um 1 cm pro Tag. Am gesamten Eisrand wird jedoch Eis geschmolzen, wobei
die Gefrierraten negative Werte (Schmelzen) von mehr als —3cm pro Tag erreichen.
Die kleinsten und zum Teil auch negativen Gefrierraten treten auflerdem unmittelbar
an der Kiiste Gronlands auf. Wodurch kommen die unterschiedlichen Gefrierraten
zustande? Hierzu betrachtet man die mittlere Temperaturdifferenz zwischen Oberflache
und Atmosphére, Ty — T, (Abbildungen 4.14b und 4.15b), sowie die Verteilungen
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a) Mean Ah_td [cm day™]

3
April 1999

d) Mean R, [Wm™]
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Abbildung 4.14: Mittlere Gefrierrate Ahyy [cmd~!] (a), mittlere Differenz zwischen Oberfliichen- und
2 m-Lufttemperatur Typ. — T, [K] (b), mittlerer turbulenter atmosphérischer Gesamtwérmefluss H + E
[Wm~2] (positiv bedeutet nach oben gerichtet) (c), mittlere Strahlungsbilanz Ry = S+ L' — ST — LT
[Wm~2] (positiv bedeutet Gewinn fiir Meereis bzw. Ozean) (d) und mittlerer turbulenter ozeanischer
Wirmefluss Q,, [W m~2] (positiv bedeutet nach oben gerichtet) (e) im April 1999. Das blau unterlegte
Gebiet in Abbildung e kennzeichnet eisfreie Zonen.
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a) Mean Ah_td [ecm day™']
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Abbildung 4.15: Wie Abbildung 4.14, aber fiir Mérz 2002.

der drei Groflen, die fiir den Warmehaushalt des Meereises verantwortlich sind, den
atmosphérischen Gesamtwérmefluss (H + E, Abbildungen 4.14c¢ und 4.15c¢), die
Strahlungsbilanz (Ry = S+ L' — ST — LT, Abbildungen 4.14d und 4.15d) und den
turbulenten ozeanischen Warmefluss unter Eis (Q).,,, Abbildungen 4.14e und 4.15¢).

In beiden Monaten ist die Verteilung der mittleren vertikalen Temperaturdifferenz
(Abbildungen 4.14b und 4.15b) und der Eisdicke (Abbildungen 4.1b und 4.2b) schr
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dghnlich. Je diinner das Meereis, desto wirmer ist seine Oberfliche im Vergleich zur
Atmosphére. Im Mittel ist die bodennahe Luftschicht labil geschichtet. Lediglich iiber
dem sehr dicken Eis entlang der Kiiste Gronlands und 6stlich von Spitzbergen ist die
bodennahe atmosphérische Schichtung im Mittel stabil oder neutral, wobei im zeitlichen
Mittel die Oberfliche maximal 1K kilter als die Atmosphire ist. Uber dem eisfreien
Meer ist die Oberflache, also das Wasser, im Mittel um mehr als 4 K wérmer als die Luft.

Der mittlere turbulente Gesamtwirmefluss (Abbildungen 4.14¢ und 4.15¢) ist mit
Ausnahme einiger kiistennaher Gitterzellen immer aufwirts gerichtet. Er entzieht also
der Oberfliche Warme und bewirkt somit ohne Beriicksichtigung der anderen Beitrége
zur Wirmebilanz des Eises eine Zunahme der Eisdicke. Uber den meisten Eisgebieten
variiert der mittlere Gesamtwiirmefluss zwischen 10 und 30 Wm™=2 im April 1999 und
zwischen 10 und 50 W m~2 im Mirz 2002. Ein Wirmeverlust von etwa 35 W m~2 bewirkt
eine KEisdickenzunahme von 1cm pro Tag. In der Eisrandzone und iiber dem offenen
Wasser erreichen die Flussmittelwerte mehr als 200 Wm 2.

Die mittlere Strahlungsbilanz iiber Eisgebieten ist in beiden Monaten negativ (Abbil-
dungen 4.14 d und 4.15d), wobei der Wirmeverlust meist zwischen 5 und 15 W m ™2 liegt
(mit den hoheren Werten im Mirz 2002). Uber dem eisfreien Ozean unterscheiden sich
die beiden Monate deutlich. Aufgrund des hoheren Sonnenstandes ist die Strahlungs-
bilanz iiber dem eisfreien Ozean im April 1999 positiv (bis iiber 40 Wm™2). ITm Mérz
2002 dagegen verliert der Ozean unmittelbar am Eisrand im Mittel mehr als 40 Wm™2
und erst bei 72° N ist die Strahlungsbilanz ungefahr ausgeglichen.

Der turbulente ozeanische Wirmefluss (Abbildungen 4.14 e und 4.15¢) stellt stets eine
Warmequelle fiir das Meereis dar, da die Wassertemperatur nie unterhalb des Gefrier-
punktes liegt. Unter den Eisgebieten werden groBitenteils Mittelwerte von 2 bis 20 W m—2
erreicht und damit ungefdhr der Verlust durch die Strahlungsbilanz ausgeglichen. In
der Eisrandzone kommt dem ozeanischen Wérmefluss eine entscheidende Bedeutung zu.
Hier liegen die Mittelwerte zum Teil deutlich iiber 200 W m™2. Die Wirmezufuhr durch
den Ozean ist entscheidend fiir die Lage des Eisrandes in der Framstrafie (vgl. Ab-
schnitt 2.3.2).

4.3.2 Vergleich mit Beobachtungen

Bei allen beschriebenen thermodynamischen Gréflen handelt es sich um Modeller-
gebnisse. Um zu untersuchen, wie realitdtsnah die thermodynamischen Prozesse im
Meereismodell bestimmt werden, wird die simulierte Oberflachtemperatur mit Bojen-
messungen verglichen. Wie in Abschnitt 3.1 erwdhnt, hat eine spezielle Eisboje vom 8.
bis 15. Mérz 2002 die Lufttemperatur (in 0.6 m Hohe) und die Oberflichentemperatur
auf einer groflen Eisscholle in der Framstrafie gemessen. Die Zeitreihen der gemessenen
Temperaturen sowie der 2 m-Temperatur aus den EZMW-Analysen und der simulierten
Oberflichentemperatur der jeweils nédchstgelegenen Gitterzelle zeigt Abbildung 4.16.

Im Mittel ist die Lufttemperatur in den EZMW-Analysen um 1K geringer als in den
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Beobachtungen. Dieser Unterschied kommt durch die massive Unterschitzung der
Warmluftzufuhr durch die Tiefs der Zyklonenfamilie zustande, die in der siidlichen
Framstrafie am 12. und 13. Marz 2002 auftraten. Die gemessene Lufttemperatur steigt
zweimal innerhalb von 6 Stunden um mehr als 10K, so dass die analysierte EZMW-
Temperatur kurzfristig um bis zu 10K zu niedrig ist. Es ist bemerkenswert, welch
starke Warmluftadvektion mit diesen lokal entstandenen, kleinskaligen und kurzlebigen
Tiefs verbunden ist. Der Korrelationskoeffizient der 156 Wertepaare betragt » = 0.62.
Trotz der insgesamt nur bedingt realititsnahen Lufttemperatur, die zum Antrieb des
Meereismodells verwendet wird, stimmen die Oberflichentemperaturen gut {iberein
(AT = —0.2K, r = 0.90).

-5
T, buoy (Mean: -18.6 °C)
Tt buoy (Mean: =17.9 °C)
Ta, mod (Mean: -19.5 OC)
-10 Toe mod (Mean: —=18.1 °C) 7
L -15 | |
'_
=20 - ]
25— v e b e b e b e b
8 9 10 11 12 13 ” i s

March 2002

Abbildung 4.16: Zeitreihen der gemessenen und simulierten Luft- bzw. Oberflachentemperatur, T4, vuoy,
Tste. buoys Ta,mod Wd Tspe moa [°CJ. Die Eisboje driftete nahe am Eisrand von 79.9°N/0.3° W (8. Mirz
2002 15 UTC) nach 77.8°N/1.7°W (15. Mirz 2002 03 UTC). Die Lufttemperaturen gelten fiir eine
Héhe von 2m (EZMW-Analysen) bzw. von 0.6 m (Boje).

Der Vergleich umfasst zu wenige Datenpunkte, um sich ein allgemeines Urteil {iber die
Giite der Oberflachentemperatur zu bilden. Er ist aber ein Indiz dafiir, dass die im Mo-
dell berechnete Warmebilanz des Meereises zu realitdtsnahen Oberflachentemperaturen
fithrt und dass zeitlich und rdumlich begrenzte Fehler der Lufttemperatur nicht zwingend
grofle Abweichungen der Eisgroflen zur Folge haben. Grundsitzlich ist die Abhéngigkeit
einer Eismodellsimulation von ihren Antriebsdaten so grof}, dass es hdufig schwer zu
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entscheiden ist, ob Unterschiede zwischen Modellergebnissen und Beobachtungen durch
Defizite des Modells oder durch Defizite der Antriebsdaten zustande kommen (Curry
et al., 2002). Studien von Fischer und Lemke (1994) zeigen, dass ein systematischer
Lufttemperaturfehler von 1 K den jahrlichen mittleren Eisbedeckungsgrad und die jéhr-
liche mittlere Eisdicke um jeweils mehr als 10 % verdndern wiirde.

4.4 Zusammenfassende Bewertung

Die Ergebnisse dieses Kapitels zeigen, welche Bedeutung die hohe Auflésung des Eismo-
dells und der Kiistenverlauf fiir die Eisdrift in der Framstrafle haben. Im Referenzexpe-
rimenten wird die synoptische Variabilitdt der Eisdrift und der Position des Eisrandes
realitdtsnah wiedergegeben. Hieraus folgt, dass die gewéahlte Konfiguration der Modellex-
perimente fiir die Untersuchung der Fragestellung dieser Arbeit, welchen Einfluss Zyklo-
nen auf das Meereis ausiiben, geeignet ist. Es treten jedoch auch Unterschiede zwischen
Modell und Beobachtung auf. Im Referenzexperiment weist die Driftrichtung eine syste-
matische Abweichung von 8° bzw. 14° auf, und die Divergenz sowie die Deformation der
Eisdrift sind um eine Groflenordnung geringer als in den Beobachtungen. Die gezeigten
Ergebnisse legen nahe, dass die verwendete Ozeanstromung aus der MPI-OM-Simulation
dafiir hauptverantwortlich ist.



Kapitel 5

Sensitivititsexperimente

Die Durchfithrung der Experimente mit einem ungekoppelten Meereismodell erméglicht
eine grofle Anzahl von Sensitivitdtsstudien. Diese beinhalten Variationen des atmo-
sphérischen Antriebs, des ozeanischen Antriebs, der Eis- und Schneebedingungen,
der Transferkoeffizienten fiir den turbulenten Impuls- und Warmeaustausch und der
Rheologieparameter. Ziel ist es, die Empfindlichkeit der Modellergebnisse auf diese
Variationen und die Ursachen fiir die in Kapitel 4 festgestellten Abweichungen zwischen
Referenzexperiment und Beobachtung zu ermitteln. Dafiir werden die Ergebnisse der
Sensitivitdtsexperimente sowohl mit den Beobachtungen als auch mit den Ergebnissen
des jeweiligen Referenzexperimentes verglichen. Es werden keine Datenfelder gegeniiber-
gestellt, sondern es wird auf die in Kapitel 4 eingefithrten Kenngrofien zuriickgegriffen.
Hierzu gehort die iiber die Bojenpositionen gemittelte Eisdriftgeschwindigkeit, wobei
hier sowohl das Betragsmittel V1 als auch das Komponentenmittel V2 und die mittlere
Driftrichtung DD betrachtet werden. Ferner werden drei Eisbedeckungsgrade Al,
A2 und A3, die die Eisbedingungen in der Framstrafle charakterisieren, untersucht.
Fiir die FEisdrift und die drei Eisbedeckungsgrade werden Trefferquoten bestimmt,
welche die Ubereinstimmung der ridumlich-zeitlichen Variabilitit zwischen Modell und
Beobachtung quantifizieren. Auflerdem werden die mittlere effektive Eisdicke Al und
die mittlere volumenbezogene Eisdicke h2 in der Framstrafle betrachtet.

5.1 Variation des atmosphirischen Antriebs

Die Tabellen 5.1 und 5.2 zeigen die Ergebnisse von jeweils zehn durchgefiihrten
Sensitivitédtsstudien bzgl. des atmosphérischen Antriebs im April 1999 und im Maérz
2002. Deutlich positive Abweichungen in Bezug auf das Referenzexperiment sind durch
rote, negative durch blaue Schrift hervorgehoben. Folgende Schwellenwerte werden
dafiir gewihlt: 0.5cms™! fiir die mittleren Driftgeschwindigkeiten, 2° fiir die mittlere
Driftrichtung, 0.5 % fiir die Trefferquote der Eisdrift, 0.5 % fiir die drei Eisbedeckungs-
grade und ihre Trefferquoten sowie 5 cm fiir die beiden Eisdicken. Die Grundlage fiir die
Wahl der Schwellenwerte stellt ein Verfahren von Schliinzen und Katzfey (2003) dar.
Danach werden die Kenngréfien des Referenzexperimentes jeweils hundertmal mit einem
zufillig um 10 % reduzierten Vergleichsdatensatz bestimmt. Die Standardabweichungen

78
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der jeweils hundertmal bestimmten Kenngroflen zum Mittelwert sind ein Maf fiir die
Unsicherheit der Kenngroflen. Da die dreifachen Standardabweichungen gleich bzw.
unterhalb der hier verwendeten Schwellenwerte liegen, sind Abweichungen oberhalb der
Schwellenwerte aussagekréftig.

Experimente Vil V2| DD 1% Al A2 A3 Al A2 A3 hl h2
April 1999 [ems™1] °] | T [%] [%] Treffer T' [%)] [m]
Beobachtung 24.2 21.7 19 71.8 91.5 59.5
Referenzexperiment 15.9 14.3 33 24.6 | 68.6 94.0 61.6 | 94.4 585 62.5 2.03  1.32
A99-1 [ N : x0.83 —0.1 —0.1 0 0.1 0.0 00 0.1 0.0 —0.1 —0.1 0.01 0.00
A99-2 | Ny :x1.2 0.0 0.0 0 01| —0.1 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.00  0.00
A99-3 | LY :—25Wm~2 | —0.1 —0.1 0 0.1 0.6 02 06 0.1 —0.1 —0.3 0.00 0.01
A99-4 | LY :425Wm—2 0.0 0.0 0.0 | —0.7 —0.2 —0.6 | —0.2 0.0 0.2 0.01 —0.01
A99-5 | @uin : +random 06 06| — 1.8 0.0 —0.1 0.0 0.0 06 03 0.00  0.00
A99-6 | @yin zeitl. konst. | —5.2 —4.0 4.0 1.0 01 08| —06 —6.4 —4.4 0.08 0.07

A99-8 DD (@yin) : —10° | —0.5 —0.5 - 0.2 04 —-05 04 0.0 06 0.1 0.01 0.01
A99-9 | Ty, Ty:—2K —-0.1 -0.1 0.1 L1 03 1.0 0.1 -0.4 —-0.6 | —0.01 0.01
A99-10 | To,Ty: +2 K 0.0 0.0 00| -1.2 =03 -1.0 | —04 0.2 04 0.02 —0.01

0
1
0
A99-7 | DD(@yin) : +10° 0.1 0.1 2 -06 | =05 04 -04 | -0.1 —-1.1 -0.5 | —0.01 —0.01
3
0
0

Tabelle 5.1: Sensitivititsexperimente bzgl. der Variation des atmosphérischen Antriebs minus Referenz-
experiment im April 1999: die mittlere Eisdriftgeschwindigkeit bestimmt durch Betragsmittelung V1
[cms~!] und Komponentenmittelung V2 [cms™!], die mittlere Eisdriftrichtung DD [°], die Trefferquote
T [%] fir die simulierte Eisdrift (Definition: siehe Tabelle 4.2), der mittlere Anteil der Gitterzellen in
der Framstrafie mit Meereis (4 > 1%) Al [%], der mittlere Eisbedeckungsgrad im Gebiet mit A > 75 %
A2 [%], der mittlere Gesamteisbedeckungsgrad in der Framstrafie A3 [%], die Trefferquoten fiir A1, A2
und A3 (Definition: siche Tabelle 4.1), die mittlere effektive Eisdicke Al [m] und die mittlere volumen-
bezogene Eisdicke h2 [m] in der Framstrafie. Bzgl. der Eisdrift sind nur Gitterzellen und Zeitpunkte
herangezogen worden, an denen Eisbojenmessungen vorlagen (ca. 7000 Fille). Deutlich positive Ab-
weichungen sind durch rote, negative durch blaue Schrift hervorgehoben. In den ersten beiden Zeilen
sind zum Vergleich die Beobachtungsergebnisse (Eisbojen und SSM/I-Daten) und die Ergebnisse des
Referenzexperimentes aufgefiihrt.

Experimente Vvi V2 | DD 14 Al A2 A3 Al A2 A3 hl h2
Mirz 2002 [cms—!] ] | T [%) (%] Treffer T' [%)] [m]
Beobachtung 24.5 19.1 15 79.3 93.1 67.3
Referenzexperiment 18.7 16.0 23 40.4 81.3 96.2 73.8 95.3 56.9 56.7 2.38 1.87
A02-1 | N, : x0.83 0.0 0.0 0 —0.1 0.3 0.0 03] —-02 —0.1 —0.4 0.00 0.01
A02-2 | Ny x1.2 0.0 0.0 0 —-0.1 | —=0.2 0.0 —0.1 0.1 0.0 0.1 0.00 0.00
A02-3 | LY :—25Wm—2 0.0 0.0 0 0.0 0.6 0.0 06| —-03 —0.1 —0.5 | —0.01 0.01
A02-4 | L' : 425 Wm—2 0.0 0.0 0 0.0 | =0.7 —0.1 —0.5 0.2 —-0.1 04 0.01 —0.01
A02-5 | Uwin : +Urandom 0.8 0.6 0 -0.7 0.0 -0.1 00 | —-0.1 —0.1 0.0 0.01 0.01
A02-6 | Uyip zeitl. konst. | —6.8 —4.7 2| —-189 | =06 —-0.8 —-3.0 | —0.1 09 1.0 | —0.30 —0.26
A02-7 DD (tyin) : +10° 0.7 0.3 3 —-6.0 | —0.2 0.2 —-04 0.1 —-1.1 —04 0.01 0.01
A02-8 DD (@yin) : —10° —0.8 —0.6 -3 5.6 01 -03 04| —-01 09 03| —0.02 —-0.02
A02-9 | T,,Ty:—2K 0.0 0.0 0 —0.1 14 00 1.0 | —-0.7 —=0.3 —1.3 | —0.02 0.02
A02-10 | Tw,Ty:+2 K 0.0 —0.1 0 -0.1 | -1.2 -0.1 —-1.0 03 01 038 0.02 —0.02

Tabelle 5.2: Wie Tabelle 5.1, aber fiir Méarz 2002.

Eine Anderung des Wolkenbedeckungsgrades Ny um 20% (A99-1, A99-2, A02-1,
A02-2) hat in beiden Monaten keinen nennenswerten Einfluss auf die Eisdrift, den
Eisbedeckungsgrad und die Eisdicke in der Framstraffe. Auf einer ldngeren Zeitskala gilt
diese Aussage nicht. Fischer und Lemke (1994) zeigen an Hand von Eismodellrechnun-
gen, dass im Winter eine permanente Erhohung bzw. Reduktion von N, um 20 % die
eisbedeckte Flache im Mittel um fast 10 % reduziert bzw. erhoht.
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Eine Variation der Oberflichenstrahlungsbilanz um 425 Wm™2 (A99-3, A99-4, A(02-3,
A02-4) beeinflusst die Eisdrift und die Eisdicke nicht wesentlich. Eine Erhohung der
Oberflachenstrahlungsbilanz fiithrt lediglich zu einer leichten Abnahme der Eisbe-
deckungsgrade. Auf der langen Zeitskala zeigen Eismodelle eine groflere Abhéngigkeit
von der Strahlungsbilanz (Fischer und Lemke, 1994).

Bei den Modellexperimenten A99-5, A02-5, A99-6 und A02-6 wird die Variabilitat des
Windantriebes verdndert. Heil und Hibler (2002) stellen fest, dass der hochfrequente
Anteil der Eisdrift und damit die Eisdeformation nur unter Beriicksichtigung der
Tréagheitsschwingung des Meereises richtig simuliert werden kann. Hier wird unter-
sucht, welchen Einfluss eine kiinstliche, hochfrequente Variabilitit des Windes auf
das Meereis ausiibt. An jeder Gitterzelle werden beide Komponenten des Windes mit
u = ug + Tren - |uo| modifiziert, wobei ug die urspriingliche EZMW-Windkomponente
und rg), eine iiber jeweils sechs Stunden konstante, gleichverteilte Zufallszahl im Bereich
[—0.5;0.5] ist. Diese so eingefiihrte kiinstliche Variabilitét fiihrt zu einer Erhohung
der mittleren Eisdriftgeschwindigkeit um 0.6 bis 0.8cms~!. Im Experiment A99-5
verbessern sich hierdurch die Trefferquoten von V und A2 absolut um 1.8 bzw. 0.6 %,
im Experiment A02-5 jedoch nicht. Die Entfernung jeglicher Variabilitit aus den
Windfeldern (A99-6, A02-6) fithrt in beiden Monaten zu einer Abnahme von V1 und
V2 um jeweils mehr als ein Viertel. Dabei verbessert sich im April 1999 die Trefferquote
fiir die Eisdrift um 4 %, wéhrend sie sich im Mairz 2002 um 19 % verschlechtert, also
fast halbiert. Der Einfluss auf den Eisbedeckungsgrad und die Eisdicke unterscheidet
sich zwischen beiden Untersuchungsmonaten ebenfalls. Im April 1999 nehmen sowohl
Al und A3 als auch A1 und A2 leicht zu, wobei sich die Trefferquoten fiir A1, A2 und
A3 zum Teil deutlich verschlechtern. Im Mérz 2002 reduzieren sich Al, A2, A3, h1 und
h2, wobei sich die Trefferquoten fiir A2 und A3 verbessern. Insgesamt zeigt sich ein
grofler Einfluss der Variabilitdt der Antriebsgrofie Wind auf die Eisbedingungen in der
Framstrafie. Die Auswirkung dieser Variation scheint jedoch abhéingig von der jewei-
ligen Wetter- und Eislage zu sein, wenn man die Ergebnisse von 1999 und 2002 vergleicht.

In Kapitel 3 wurde der Wind der EZMW-Analysen mit Messungen und mit den
NCEP-Analysen verglichen. Auf Grundlage der Ergebnisse (vgl. Tabellen 3.3, 3.4,
3.5 und 3.6) wird angenommen, dass der systematische Richtungsfehler des Windes
maximal 10° betragen kann. Um diesen Betrag wird das Windfeld in den Experimenten
A99-7, A99-8, A02-7 und A02-8 im und gegen den Uhrzeigersinn gedreht. Diese Drehung
bewirkt eine entsprechende Richtungsénderung der Eisdrift um lediglich 2° bis 3°.
Insgesamt fiihrt eine Drehung des Windes gegen den Uhrzeigersinn im Mérz 2002 zu
einer Verbesserung der Trefferquote fiir die Eisdrift und in beiden Zeitrdumen zu einer
Erhohung der Trefferquote fiir A2.

Eine Variation der 2 m-Lufttemperatur um +2K (A99-9, A99-10, A02-9 und A02-10)
wirkt sich marginal auf die Eisdrift und die Eisdicke aus. Eine Reduktion der Temperatur
um diesen Betrag fithrt zu einem Anstieg von A1 und A3, also einer leichten Ausdehnung
der eisbedeckten Fliche. Der Einfluss der Lufttemperatur auf der zeitlichen Skala von
Wochen ist deutlich geringer als auf der von Jahren. Fischer und Lemke (1994) stellen
eine 10 %-Anderung des Eisbedeckungsgrades bei einer Variation der Lufttemperatur
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im Winter um bereits 1.1 K fest. Auf der langen Zeitskala ist die Lufttemperatur eine
sehr kritische Grofle fiir die Eisbedeckung.

Insgesamt zeigen die Sensitivitdtsexperimente zur Variation des atmosphérischen An-
triebs, dass Eisdrift, Eisbedeckungsgrad und FEisdicke auf einer Zeitskala von Wochen
die stirkste Abhéngigkeit zur Variabilitdt und zur Richtung des Windfeldes besitzen.

5.2 Variation des ozeanischen Antriebs

Von den durchgefithrten Sensitivitdtsexperimenten mit verdndertem ozeanischen
Antrieb werden fiir beide Zeitrdume in den Tabellen 5.3 und 5.4 vier ausgewihlt:
(1) mit ruhendem Ozean, (2) mit um 45° entgegen dem Uhrzeigersinn gedrehter
Ozeanstromung, (3) mit einer Ozeanstromung aus 17m anstelle von 6 m Tiefe und (4)
mit einer Verdoppelung der Hangabtriebskraft.

Experimente Vi V2| DD 14 Al A2 A3 Al A2 A3 hl h2

April 1999 [ems™1] °] | T [%] [%] Treffer T [%)] [m]

Beobachtung 24.2 21.7 19 71.8 91.5 59.5

Referenz-Experiment | 15.9 14.3 33 24.6 | 68.6 94.0 61.6 | 944 58.5 62.5 2.03 1.32
099-1 | [Gwat| =0 cms™T —-0.5 —0.7 | —12 0.5 58 —2.3 12| —-34 0.2 -39 | —0.21 —0.08
099-2 | DD(twat) : —45° 6.1 5.8 —1 3.8 0.5 -1.9 —1.1 00 —-14 —1.0 | —0.05 —0.06
099-3 | Twar (17m) 03 02| —11 4.6 38 —24 07| —-19 02 —-26 | —0.16 —0.08
099-4 | Fp : x2 0.1 0.1 0 0.8 0.0 —0.1 0.0 0.0 —0.1 —0.1 0.00  0.00

Tabelle 5.3: Wie Tabelle 5.1, aber die Sensitivitidt bzgl. des ozeanischen Antriebs im April 1999.

Experimente vi V2 | DD 14 Al A2 A3 Al A2 A3 hl h2

Mirz 2002 [cms™!] ] | T [%] (%] Treffer T [%) [m]

Beobachtung 24.5 19.1 15 79.3 93.1 67.3

Referenz-Experiment 18.7 16.0 23 40.4 | 81.3 96.2 73.8 95.3 56.9 56.7 2.38 1.87
002-1 | |@wat| =0 cms™! -04 —1.1 | —14 84 | 158 —1.7 49 | —13.6 —4.5 —18.0 | —0.66 —0.30
002-2 | DD(Uwat) : —45° 7.7 6.8 -1 | —15.3 1.8 —1.7 0.1 -0.8 -0.1 —-1.6 | —0.16 —0.12
002-3 | @waet (17m) 0.3 —0.2 | —14 9.6 7.3 =17 23 —6.3 —2.6 —8.7 | —0.49 —0.29
002-4 | Fy : x2 0.2 0.1 0 0.3 0.0 —0.1 0.0 0.0 —0.7 —0.5 | —0.01 —0.01

Tabelle 5.4: Wie Tabelle 5.1, aber die Sensitivitit bzgl. des ozeanischen Antriebes im Mérz 2002.

Ein ruhender Ozean (099-1 und O02-1) fiihrt zu einer leichten Abnahme der Eisdrift-
geschwindigkeit, aber einer enormen Richtungséinderung von 12° bzw. 14° entgegen
dem Uhrzeigersinn. Dies fithrt im Méarz 2002 zu einem Anstieg der Trefferquote der
Eisdrift von 40.4 % auf 48.8%. Auf die Simulation des Eisbedeckungsgrades wirkt sich
ein ruhender Ozean hingegen negativ aus. Da ein ruhender Ozean den turbulenten
ozeanischen Wirmefluss reduziert, steigt A1 um 5.8 bzw. 15.8 %, und die Trefferquoten
verschlechtern sich deutlich. Im Gegensatz zu Al nimmt A2 um 2.3 bzw. 1.7% ab.
Dies weist darauf hin, dass die Ozeanstromung fiir ein Schliefen der offenen Stellen
in Eisgebieten weit enfernt vom Eisrand sorgt. Die mittleren Eisdicken nehmen um
bis zu 66 cm ab. Dies héngt mit der Richtungsénderung und dem damit verbundenen
geringeren Aufstauen von Meereis entlang der gronldndischen Kiiste zusammen.

Da die ozeanische Grenzschicht unter dem Eis sehr flach ist, vollzieht sich die
Ekman-Drehung der Ozeanstromung auf wenigen Dekametern, und somit wird fiir den
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Antrieb eines Eismodells die Ozeanstromung hdufig mit einer Drehmatrix multipliziert.
Timmermann et al. (2002) haben z.B. die im Vergleich zu Beobachtungen besten
Eisdriftergebnisse bei einer Drehung der Ozeanstromung entgegen dem Uhrzeigersinn
von 10° erhalten. Die hier verwendete Ozeanstromung der MPI-OM-Simulation aus
6m Tiefe bedarf eigentlich keiner Richtungskorrektur. Der mittlere Winkel von etwa
60° zwischen ihr und der Eisdrift steht jedoch im Widerspruch zu Beobachtungen
von Widell et al. (2003), die zeigen, dass Eisdrift und Ozeanstromung (in ca. 30m
Tiefe) in der Framstrafie in etwa gleichgerichtet sind. Diese Sachlage motiviert ein
Sensitivitdtsexperiment, in dem die Ozeanstromung um 45° entgegen dem Uhrzeigersinn
gedreht wird (099-2 und 002-2). Diese Drehung fiihrt zu einer starken Erhohung
der Eisdrift um 5.8 bzw. 6.8cms™!, wobei die Richtung nahezu unverindert bleibt.
Wihrend im April 1999 sich hierdurch der simulierte Mittelwert dem Beobachtungswert
anndhert und sich die Variabilitdt der Eisdrift deutlich verbessert (Erhchung der
Trefferquote), verschlechtert sich im Mirz 2002 die Trefferquote um mehr als 15 %.
Der Einfluss auf den Eisbedeckungsgrad ist gering. Das mittlere A2 nimmt ab und die
Trefferquoten verschlechtern sich leicht. Die Eisdicke nimmt in beiden Monaten leicht ab.

In fritheren Eismodellstudien (z.B. Dierer, 2002, Fischer und Lemke, 1994, Harder et
al., 1998) wurde als ozeanischer Antrieb zumeist eine geostrophische Ozeanstrémung
verwendet. Diese Stromung représentiert nicht die Ozeanschicht unmittelbar unterhalb
des Eises sondern eine Region unterhalb der Ekman-Schicht in ca. 15 bis 50m Tiefe.
In den Sensitivititsexperimenten 099-3 und O02-3 wird anstelle der Ozeanstréomung
aus 6m die Stromung aus 17m Tiefe der MPI-OM-Simulation verwendet, um zu
untersuchen, welchen Einfluss die Wahl der Tiefe der Ozeanstromung auf die Meereisei-
genschaften ausiibt. Die Ergebnissse zeigen, dass die Auswirkungen sich von denen eines
ruhenden Ozeans (099-1 und O02-1) kaum unterscheiden. Dieser Sachverhalt wird bei
Betrachtung der Mittelwerte fiir die Ozeanstromung in beiden Tiefen versténdlich. Die
Stromungsgeschwindigkeit ist in 17m Tiefe mit 1.0 bzw. 1.1cms™ (Mittelwerte iiber
alle Gitterzellen und Zeitpunkte, an denen Eisbojenmessungen vorlagen, im April 1999
bzw. Mérz 2002) eine Grofenordnung geringer als in 6m Tiefe (9.9 bzw. 8.3cms™)
und die Richtung um mehr als 80° entgegen dem Uhrzeigersinn gedreht (7° bzw. 18°
in 17m im Vergleich zu 94° bzw. 101° in 6 m Tiefe. Die Trefferquoten fiir die Eisdrift
verbessern sich in beiden Vergleichsmonaten erheblich. Im Mérz 2002 wird mit einem
Wert von 50 % die hochste Trefferquote fiir die Eisdrift von allen hier durchgefiihrten
Modellstudien erzielt. Im Gegensatz dazu verschlechtern sich die Trefferquoten fiir die
Eisbedeckungsgrade um bis zu 8.7 %.

Im vierten Experiment (099-4 und 002-4) wird die Hangabtriebskraft verdoppelt. Der
Einfluss auf alle Eisgréfien ist jedoch von untergeordneter Bedeutung, so dass mogliche
Fehler bei der Bestimmung der Hangabtriebskraft nicht die festgestellten Unterschiede
zwischen Modell und Beobachtung verursachen kénnen.

Die Referenzexperimente zeigen einen Richtungsfehler der Eisdrift von 14° bzw. 8°. Dieser
vielleicht grofite Fehler der Simulation kann nicht primér durch ein Defizit des Windan-
triebs verursacht werden, wie die Experimente A99-7, A99-8, A02-7 und A02-8 gezeigt
haben. Eine Anderung der Ozeanstrémung konnte zu einer Korrektur fithren. Alle Eis-
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grofen reagieren sehr sensitiv auf Anderungen der Ozeanstrémung. Die Annahme eines
ruhenden Ozeans oder die Drehung um 45° sind sehr massive Eingriffe. Die in Kapitel 3
durchgefiihrten Vergleiche mit Beobachtungen hinsichtlich des Windes und der Ozean-
stromung zeigen jedoch, dass die Giite der als Antrieb vorgegebenen Ozeanstréomung
deutlich geringer als die des Windes ist. Fiir den Ozean gibt es erstens sehr wenige
Messungen, zweitens weist er unter dem Eis eine starke vertikale Geschwindigkeits- und
Richtungsdnderung auf und drittens besitzt er eine enorme Variabilitdt auf einer Zeit-
skala von Stunden bis Tagen (vgl. Abbildung 3.7). Die Wahl der Tiefe der Ozeanstrémung
beeinflusst die Eiseigenschaften erheblich.

5.3 Variation der Meereisparameter

In den Tabellen 5.5 und 5.6 sind die Ergebnisse zehn weiterer Sensitivitdtsexperimente
dargestellt. Die ersten fiinf untersuchen den Einfluss von verdnderten Startfeldern des
Eisbedeckungsgrades und der Eisdicke, die weiteren fiinf untersuchen die Bedeutung
von Schnee, die Auswirkung einer Albedodnderung, den Einfluss einer verstirkten
Abnahme des Eisbedeckungsgrades infolge der Scherdeformation des Meereises sowie
die Auswirkung einer Korrektur des Eisbedeckungsgrades mit den SSM/I-Daten nach
jedem Modellzeitschritt.

Experimente Vv1i V2| DD 14 Al A2 A3 Al A2 A3 hl h2
April 1999 [ems™1] °] | T [%] (%] Treffer T [%)] [m]
Beobachtung 24.2 21.7 19 71.8 91.5 59.5
Referenzexperiment 159 14.3 33 24.6 68.6 94.0 61.6 94.4 58.5 62.5 2.03 1.32
199-1 Ap—o : £0.2 0.0 0.0 0 0.1 | -0.1 0.0 —-0.1 0.0 0.0 0.0 | —0.04 —-0.03
199-2 Ai—o : 0.98 —-0.1 —0.1 0 01| -0.2 0.1 0.0 0.0 0.0 0.0 | —0.02 —0.01
199-3 Ai—p : 0.50 —-0.2 —0.1 -1 04| -0.2 -0.2 —-0.4 00 0.8 0.6 0.14  0.09
199-4 hi=o : X0.5 1.0 0.5 1 03| -09 00 -1.1| -01 -1.3 —-0.3 | —0.83 —0.55
199-5 ht—0 : X2 —-1.7 —-1.2 -1 0.4 23 —-01 23| —-02 09 —-0.9 1.72 1.20
199-6 hs =0m —-0.1 —0.1 0 0.1 0.1 0.0 0.1 0.0 0.0 -0.1 0.04 0.02
199-7 Albedo: —0.1 0.0 0.0 0 00| -0.1 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.00  0.00
199-8 Albedo: +0.1 0.0 0.0 0 0.1 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.01  0.00
199-9 dA-Ridging: x2 0.3 0.2 2 -04 | -02 -1.0 —-1.1 | —0.1 0.3 0.2 0.07  0.02
199-10 | A = Agat 20 1.1 12 —4.6 4.2 —-3.0 —-2.9 4.0 415 37.5 0.33 0.13

Tabelle 5.5: Wie Tabelle 5.1, aber die Sensitivitdt bzgl. der Meereisparameter im April 1999.

Experimente Vi V2| DD \%4 Al A2 A3 Al A2 A3 hl h2
Mirz 2002 [ems™1] °] | T [%] (%] Treffer T [%)] [m]
Beobachtung 24.5 19.1 15 79.3 93.1 67.3
Referenzexperiment 18.7 16.0 23 40.4 81.3 96.2 73.8 95.3 56.9 56.7 2.38 1.87
102-1 Ap—o : £0.2 0.0 0.0 0 0.1 | -0.1 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 | —0.03 —0.03
102-2 Ai—o : 0.98 0.0 0.0 0 00| -0.1 0.0 0.0 0.0 -0.1 0.0 | —0.03 —0.03
102-3 Ai—p : 0.50 0.0 0.0 0 —0.1 02 -0.1 01| -0.1 0.2 0.0 0.12 0.10
102-4 ht—o : X0.5 0.6 —0.2 2 -03 | -1.0 0.1 -—-1.2 0.1 -0.1 0.6 | —0.91 —-0.74
102-5 hi=0 : X2 —-1.1 -0.3 0 —2.2 19 -0.3 20| -09 1.1 —-1.0 1.73 1.45
102-6 hs =0m 0.0 0.0 0 —0.2 0.2 -0.1 0.3 0.0 0.1 —-0.1 0.05 0.05
102-7 Albedo: —0.1 0.0 0.0 0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.00 0.00
102-8 Albedo: +0.1 0.0 0.0 0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.0 0.00  0.00
102-9 dA-Ridging: x2 0.3 0.0 2 -1.7 | -0.1 -1.0 —-1.0 00 22 1.5 0.09 0.05
102-10 | A= Aga 1.2 —0.3 12 -75 | —0.5 =3.1 —6.3 4.4 43.1 433 0.74 0.36

Tabelle 5.6: Wie Tabelle 5.1, aber die Sensitivitidt bzgl. der Meereisparameter im Mérz 2002.
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In den ersten beiden Sensitivititsexperimenten (I199-1 und 102-1) wird der Eisbe-
deckungsgrad jeder Gitterzelle des Startfeldes mit einer gleichverteilten Zufallszahl im
Bereich [—0.2;0.2] modifiziert. Dabei wird berticksichtigt, dass A immer im Bereich [0; 1]
bleiben muss. In den weiteren Experimenten wird das Startfeld des Eisbedeckungsgrades
im Eisgebiet konstant auf 98 % (199-2 und 102-2) bzw. 50 % (199-3 und 102-3) gesetzt,
wobei des Eisvolumen erhalten bleibt. Es zeigt sich insgesamt kein nennenswerter
Einfluss auf die Eisdrift und den Eisbedeckungsgrad. Lediglich beim unrealistischen
Startfeld mit einem homogenen Eisbedeckungsgrad von 50 % erhoht sich die Eisdicke
leicht. Diese Zunahme wird durch die hheren Gefrierraten bei Neueisbildung verursacht.
Die Sensitivitatsstudien machen deutlich, dass der Verlauf eines Modellexperimentes
nahezu unabhingig von der Hohe des Eisbedeckungsgrades zu Beginn ist. Anfiangliche
Unterschiede werden in der 10-tégigen Einschwingphase der Experimente ausgeglichen.
Diese Aussage gilt nicht bzgl. der Lage des Eisrandes zu Beginn der Simulation, die
schliefSlich nicht variiert worden ist.

In den Experimenten 199-4, 199-5, 102-4 und 102-5 wird die Eisdicke des Startfeldes
halbiert bzw. verdoppelt. Angesichts dieses massiven Eingriffes sind die Auswirkungen
auf die Eisdrift und den Eisbedeckungsgrad vergleichsweise méaflig. Es zeigt sich, dass
dickeres Eis aufgrund des Anstiegs der internen Kréfte etwas langsamer driftet. Der
Eisbedeckungsgrad Al steigt — der Eisrand verlagert sich nach Siiden, da ein erhéhtes
Eisvolumen die Eisschmelze durch den Ozean verlangsamt. A2 hingegen nimmt leicht
ab, so dass sich die fiir diese Groflie simulierten Mittelwerte den Beobachtungswerten
anndhern, und sich auch die Trefferquoten verbessern. Insgesamt unterstreicht der
geringe Finfluss von Modifikationen des Startfeldes, dass die interne Variabilitét
des Eismodells gering ist, die Simulationen also robust gegeniiber Variationen der
Anfangsbedingungen sind. Diese Feststellung ist wichtig, da nur so die Ergebnisse der
Sensitivitédtsstudien eine Aussagekraft haben.

Eine Schneeschicht hat zwei gegenldufige Effekte auf das darunterliegende Meereis. Zum
einen fithrt sie zu einer Erhohung der Oberflichenalbedo, damit zu einer geringeren
Absorption der solaren Einstrahlung und letztlich zu einem Anstieg der FKEisdicke.
Andererseits erhoht eine Schneeschicht den Isolationseffekt des Meereises zwischen
dem relativ warmen Ozean und der kalten Atmosphére. Dies fithrt zu einer geringeren
Oberflachentemperatur und damit zu einem geringeren Warmeverlust durch langwellige
Strahlung und turbulente Wéarmefliisse, also letztlich zu einer Abnahme der Eisdicke.
Welcher Effekt dominiert? Owens und Lemke (1990) zeigen, dass die Vernachlissigung
einer Schneeschicht zu einer leichten Vergroflerung der eisbedeckten Fliche und zu
einem Anstieg des Eisvolumens von 25 % im Winter und bis zu 50 % im Sommer fiihrt.
Ihre Ergebnisse machen deutlich, dass der Isolationseffekt von Schnee gegeniiber dem
Albedoeffekt dominiert. Dies zeigt sich auch in den hier durchgefiihrten Experimenten,
in denen Schnee nicht beriicksichtigt wird (199-6 und 102-6). In diesen Experimenten
kommt es zu einem leichten Anstieg der Eisdicke. Ansonsten spielen Schnee (199-6 und
102-6) und Albedowerte (199-7, 199-8, 102-7, 102-8) in den beiden Spétwintermonaten
Marz und April keine entscheidende Rolle. Die Sensitivitdt des Meereises von thermo-
dynamischen Groflen ist generell auf einer Zeitskala von Wochen gering. Fischer und
Lemke (1994) zeigen, dass die Wahl der Albedowerte fiir Schnee und Eis grundsétzlich
nur im Sommerhalbjahr entscheidend ist.
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Die Auswertung des Referenzexperimentes in Kapitel 4 hat gezeigt, dass A2 iiberschétzt
wird, also der Anteil von offenen Wasserstellen im Eisgebiet zu gering ist, wiahrend die
Scherdeformation der Eisdrift deutlich unterschétzt wird. Da diese Grole zur Abnahme
des Eisbedeckungsgrades durch das Aufbrechen von Eisschollen beitrégt (siche Glei-
chung 2.19), wird in den Experimenten 199-9 und 102-9 der Term, der die Abnahme
des Eisbedeckungsgrades infolge der Scherdeformation beschreibt, verdoppelt. Dies
fithrt zu einer Abnahme von A2 um 1% und im Mirz 2002 auch zu einer Verbesserung
der Trefferquote fir A2 um 2.2%. Allerdings wird die Giite der Eisdrift durch diese
Mafinahme etwas verschlechtert.

Beim letzten Sensitivititsexperiment bzgl. Anderungen der Eisparameter (199-10 und
102-10) wird der Eisbedeckungsgrad zu jedem Zeitschritt (alle zehn Minuten) mit dem
SSM/I-Eisbedeckungsgrad abgeglichen, der téglich bestimmt und auf 10-Minuten-Werte
interpoliert wurde (siehe Abschnitt 3.5). Methodisch bedingt sind somit die Treffer-
quoten fiir A1 nahe bei 100% und fiir A2 und A3 bei 100 %. Bemerkenswert sind
die Drehung der Eisdrift um 12° im Uhrzeigersinn, die deutliche Verschlechterung der
Trefferquoten der Eisdrift um 4.6 bzw. 7.5% und die Zunahme von hl und h2 um 13
bis 74 cm.

Was passiert in dieser Simulation? Der gegeniiber den Referenzexperimenten deutlich
reduzierte Eisbedeckungsgrad in der Framstrafle fiihrt zu einer starken Abnahme der in-
ternen Krifte, so dass das Eis verstarkt Richtung gronlédndischer Kiiste driftet und sich
dort zu Hohen von einigen Dekametern aufstaut. Dieses unrealistische Ergebnis wirft Fra-
gen auf. Wenn die SSM/I-Eisbedeckungsgrade korrekt sind, dann stimmt offensichtlich
etwas in der Modellphysik nicht. Kann auf dieser Skala die viskos-plastische Rheologie
noch verwendet werden? Dierer (2002) hat sie bereits auf der Mesoskala (Az = 7km)
erfolgreich verwendet, allerdings mit anderer Behandlung der Eisklassen, anderer Nu-
merik und in einem Modellgebiet ohne Landmassen, die jedoch in der Framstrafle die
Stiarke der internen Krifte steuern und damit die Eisdrift entscheidend beeinflussen.
Man muss aber auch hinterfragen, ob die Satellitendaten korrekt sind. Eine umfassen-
de Verifikation des ASI-Algorithmus wurde bisher nicht durchgefiihrt, lediglich Verglei-
che mit anderen Algorithmen und mit wenigen Schiffsmessungen liegen vor (Kaleschke,
2003). Von Kwok (2002) durchgefiihrte Vergleiche zwischen SSM/I-Eisbedeckungsgraden
und RADARSAT-Bildern zeigen, dass die SSM/I-Daten den Anteil offenen Wassers
tiberschétzen. Ein umfangreicher von Comiso et al. (1997) durchgefiihrter Vergleich er-
gibt, das AVHRR-, Landsat- und SAR-Datensétze im Allgemeinen einen hoheren Eisbe-
deckungsgrad als die SSM/I-Daten ergeben. Am Beispiel der Storfjord-Polynia (siidlich
von Spitzbergen) stellt Kaleschke (2003) eine systematische negative Abweichung des
Eisbedeckungsgrades der SSM/I-Daten von 4 bis 9% fest. Dieser systematische Feh-
ler tritt sowohl beim von Kaleschke et al. (2001) eingefiihrten ASI-Algorithmus als auch
beim herkémmlichen NASA-Team-Algorithmus auf. Unter Berticksichtigung dieser Sach-
lage muss das Ergebnis der Modellexperimente 199-10 und 102-10 wohl als Bestétigung
der Arbeiten von Comiso et al. (1997), Kaleschke (2003) und Kwok (2002) interpretiert
werden. Der insgesamt zu niedrige SSM/I-Eisbedeckungsgrad reduziert moglicherweise
die Trefferquoten.
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5.4 Variation der Transferkoeffizienten fiir Impuls
und Warme

Die Starke des turbulenten Impuls- und Wérmeaustausches zwischen Ozean und
Meereis sowie Atmosphére und Meereis wird im Modell {iber die Grofle des jeweiligen
Transferkoeffizienten gesteuert (siche Abschnitt 2.1.3). Die Auswirkung, die Anderungen
dieser Koeffizienten auf die Eiseigenschaften haben, kénnen den Tabellen 5.7 und 5.8
entnommen werden.

Experimente Vi V2| DD 14 Al A2 A3 Al A2 A3 hl h2
April 1999 [ems1] °] | T [%] (%] Treffer T' [%) [m]
Beobachtung 24.2 21.7 19 71.8 91.5 59.5
Referenzexperiment 15.9 14.3 33 24.6 68.6 94.0 61.6 94.4 58.5 62.5 2.03 1.32
T99-1 | Cp/Cp,w =0.6 1.7 1.5 0 27| —-04 -04 -06 | —0.1 0.3 0.3 0.02  0.00
T99-2 | Cp/Cpw =1.0 5.8 5.4 —1 6.4 15 —-1.3 -03 | —-0.1 04 —-04 | —0.02 0.00
T99-3 | Cp = f(A) 1.3 1.1 —1 21| —-04 —0.5 —1.1 0.0 —0.3 0.2 0.01 —0.01
T99-4 | Cp = f(Ri) 0.0 0.0 0 03| -0.1 00 0.0 0.0 0.0 0.0 0.00  0.00
T99-5 | Cg=1-10"3 0.1 0.1 0 -05 | —2.3 -1.1 -28 | —=0.8 —=0.8 0.0 0.07 —0.01
T99-6 | Cy/Cp = 0.5 1.0 0.8 0 06 | —34 —-1.7 —43 | —1.5 —=3.1 —1.2 0.09 —0.03

Tabelle 5.7: Wie Tabelle 5.1, aber die Sensitivitidt bzgl. der Transferkoeffizienten im April 1999.

Experimente Vi V2| DD 14 Al A2 A3 Al A2 A3 hl h2
Mirz 2002 [ems1] °l | T [%] [%] Treffer T [%) [m]
Beobachtung 24.5 19.1 15 79.3 93.1 67.3
Referenzexperiment 18.7 16.0 23 40.4 | 81.3 96.2 73.8 | 953 56.9 56.7 2.38 1.87
T02-1 | Cp/Cp,uw = 0.6 1.9 1.4 0 —-23 | —-0.3 —-0.2 —0.4 0.0 0.0 0.2 0.05 0.03
T02-2 | Cp/Cp,w =1.0 71 59 -1 | —14.8 35 —-10 10| -23 08 —-23 | —0.04 0.03
T02-3 | Cp = f(A) 1.2 0.7 0| —-12| -05 —03 —1.2 0.0 —0.1 04 0.01 —0.01
T02-4 | Cp = f(Ri) —-0.1 0.1 0 —0.4 06 03 09| —-03 02 —0.3 | —0.01 0.02
T02-5 | Cyg=1-10"3 0.1 —0.2 1 —-04 | —2.8 —0.6 —3.0 04 05 1.9 0.07 —0.03
T02-6 | Cg/Cp =0.5 1.0 0.3 1 —-1.7 | —4.0 —0.9 —4.6 0.0 —0.2 1.7 0.07 —0.06

Tabelle 5.8: Wie Tabelle 5.1, aber die Sensitivitdt bzgl. der Transferkoeffizienten im Mérz 2002.

Bestimmend fiir die Eisdrift sind nicht die absoluten Betrige der Koeffizienten des
Impulsaustausches zwischen Eis und Atmosphéire Cp sowie zwischen Eis und Ozean
Cp.w, sondern in erster Linie ihr Verhéltnis Cp/Cp,,. Dieses wird in vielen Modellsi-
mulationen durch Vergleiche mit Eisdriftbojen ,optimiert* (Fischer, 1995; Harder und
Fischer, 1999; Kreyscher et al., 1997; Kreyscher et al., 2000). In den hier durchgefiihrten
Referenzexperimenten werden die Werte Cp = 1.5-107% und C Dw = 3" 1073 verwendet,
was das von Kreyscher et al. (2000) empfohlene Verhéltnis von Cp/Cp,,, = 0.5 einhélt.
Da die Referenzexperimente im Vergleich zu den Beobachtungen eine zu geringe
Eisdriftgeschwindigkeit zeigen, werden zwei Sensitivitédtsstudien mit leicht bzw. stark
erhohtem Verhéltnis Cp/Cp,, = 0.6 (T99-1 und T02-1) bzw. Cp/Cp., = 1 (T99-2
und T02-2) vorgestellt. Die Driftgeschwindigkeit vergrofiert sich in beiden Monaten
um Werte zwischen 1.4 und 7.1cms™!. Wihrend sich die Trefferquoten der Eisdrift
im April 1999 um 2.7 bzw. 6.4 % erhohen, verschlechtern sie sich im Méirz 2002 um
2.3 bzw. 14.8%. Diese unterschiedlichen Ergebnisse machen deutlich, dass nicht die
Wahl des Verhéltnisses Cp/Cp,,, sondern die zeitliche und rdumliche Verteilung der
Antriebsgroflen die Ursache fiir Diskrepanzen zwischen Modell und Beobachtung ist.
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Der Einfluss auf den Eisbedeckungsgrad ist geringer. Die leichte Erhohung von Cp/Cp
bewirkt eine leichte Abnahme von A3, die starke Erhohung eine Zunahme von Al bei
einer Abnahme von A2. Aufgrund der hoheren Eisdrift verschiebt sich der Eisrand etwas
nach Siiden, aber der Eisbedeckungsgrad innerhalb des Gebietes mit hohem Eisanteil
A2 nimmt ab.

In den beiden folgenden Experimenten wird kein konstantes C'p angenommen, sondern
ein von A abhéngiges Cp (T99-3 und T02-3) und ein von der atmosphérischen Schichtung
abhéngiges Cp (T99-4 und T02-4) verwendet. Im ersten Fall wird C'p folgendermaflen
berechnet:

Cp(A) = Cp(0)- (0.74+3.17- A — 2.91- A?), (5.1)
mit:

Cp(0): konstanter C'p-Wert (hier: Cp(0) = 1.5 - 1073).

Dieser quadratische Ansatz geht auf Messungen in der Framstrafle mit einem flugzeug-
gestiitzten Laser und einer Digitalkamera von Mai et al. (1996) zuriick. Sie stellen fest,
dass die Rauigkeit bei einem mittleren A von etwa 0.5 aufgrund der Schollenrédnder und
Presseisriicken am grofiten ist. Bei der oben verwendeten Formel ergibt sich fiir A = 0 ein
Cp=1.1-1073, fiir A= 0.55ein Cp = 2.4-1073 und fiir A = 1 ein Cp = 1.5-1073. Diese
Verédnderung fiithrt zu etwas hoheren Driftgeschwindigkeiten, da insgesamt das mittlere
Cp erhoht wird. Es ergeben sich jedoch keine Verbesserungen in der Simulation der Eis-
drift gegeniiber einem konstanten C'p von gleichem mittleren Betrag. Die Abhédngigkeit
des Cp-Wertes von der Stabilitét der atmosphérischen Schichtung (T99-4 und T02-4)
wird in Atmosphédrenmodellen generell beriicksichtigt. In der vorliegenden Arbeit wird
hierfiir eine Methode auf Grundlage der Richardsonzahl angewandt, die in HIRLAM
(High Resolution Limited Area Modelling) benutzt wird (Kéllen, 1996). Der Einfluss
eines solchen von der atmosphirischen Stabilitdt abhingigen C'p-Wertes auf die Eisei-
genschaften ist sehr gering. Uber Eis ist die atmosphérische Schichtung stabil bis leicht
instabil, aber erst eine gréfere Instabilitét fithrt zu stérkeren Anderungen beim Cp-Wert.

Der nach Timmermann (2000) verwendete Wert von 1.75 - 1072 fiir den Wirmeaus-
tauschkoeffizienten C'y erscheint angesichts von Flugzeugmessungen in der Framstrafle
zu hoch (Schroder et al., 2003). In den Experimenten T99-5 und T02-5 wird daher ein
Cyx = 1-1072 verwendet. Diese Reduktion fiihrt zu einer Abnahme von Al, A2 und
A3 um 3% mit einer leichten Verbesserung der Trefferquoten im Méirz 2002 und einer
Verschlechterung der Trefferquoten im April 1999. Da die Wéarmefliisse iiber Eis recht
schwach sind, sind die Auswirkungen dieser Modifikation nur méfig. Schroder et al.
(2003) zeigen, dass im Eisrandbereich das mittlere Verhéltnis der Rauigkeitslangen fiir
Impuls- und Wirmeaustausch zg/2p &~ 10* betriigt. Dieses entspricht einem Verhiltnis
von Cy/Cp = 0.5. In den Experimenten T99-6 und T02-6 werden die aus Messungen
von drei Kampagnen bestimmten mittleren Rauigkeitslingen zp = 5 - 107*m und
2zr = 107®m angewendet. Diese Mafinahme fiihrt zu einer Erhohung der Eisdriftge-
schwindigkeit um bis zu 1cms™' und einer Abnahme des Eisbedeckungsgrades um bis
zu 4.6 %. Im April 1999 bedeutet dies eine leichte Verbesserung der Trefferquote fiir V/,



88 KAPITEL 5. SENSITIVITATSEXPERIMENTE

aber eine Verschlechterung der Trefferquoten fiir A1, A2 und A3. Im Mérz 2002 sind
die Auswirkungen nahezu umgekehrt.

Insgesamt zeigt sich, dass eine entscheidende Verbesserung fiir beide Zeitraume durch
eine Variation der Transferkoeffizienten nicht erreicht werden kann. Von grofler Bedeu-
tung ist die Wahl des Verhéltnisses Cp/Cp ., alle anderen Variationen iiben geringe-
ren Einfluss auf die Eiseigenschaften aus. Es ist moglich, durch Wahl eines geeigneten
Verhéltnisses Cp/Cp,, die mittlere simulierte Eisdriftgeschwindigkeit der mittleren be-
obachteten anzunihern. Die Trefferquote der Eisdrift erhoht sich jedoch nur fiir den April
1999. Die Auswirkungen auf Mittelwerte und Trefferquoten der drei Eisbedeckungsgrade
ist uneinheitlich.

5.5 Variation der Rheologieparameter

Zur Bestimmung der internen Kréfte werden bei der in diesem Eismodell verwendeten
viskos-plastischen Rheologie einige empirische Parameter benétigt (vgl. Abschnitt 2.1.3).
Die Tabellen 5.9 und 5.10 zeigen den Einfluss eines verdnderten empirischen Eishértepa-
rameters P* und Eiskonzentrationsparameters C' sowie einer verdnderten Exzentrizitét
der elliptischen Bruchkurve e auf die Eiseigenschaften.

Experimente V1l V2] DD v Al A2 A3 Al A2 A3 hl  h2

April 1999 [ems—1] °] | T [%)] (%] Treffer T' [%)] [m]

Beobachtung 24.2 21.7 19 71.8 91.5 59.5

Referenz-Experiment 159 14.3 33 24.6 68.6 94.0 61.6 0.0 0.0 0.0 2.03 1.32
R99-1 | P* =1-10*Nm—2 0.7 0.4 4 —-13] -06 04 —-1.1 | -0.2 —3.3 —1.6 0.02 0.00
R99-2 | P* =4-10*Nm—2 —-0.7 =05 | -3 1.1 0.8 —0.6 1.0 0.1 20 06 | —0.01 0.00
R99-3 | C =10 -03 —-03 | -1 | —0.6 04 —1.4 —04 0.1 —0.3 —0.4 0.02 0.00
R99-4 | C =40 0.1 0.1 1 09| -04 15 01| —-01 =36 —1.7 | —0.01 0.00
R99-5 | e=1.5 -0.7 —0.7 1| —23| —0.1 —0.4 —04 0.0 0.0 0.0 0.02 0.01
R99-6 | e=3 0.7 07| -3 3.7 0.2 0.5 0.7 0.0 —0.3 —0.3 | —0.01 0.00

Tabelle 5.9: Wie Tabelle 5.1, aber die Sensitivitdt bzgl. der Rheologieparameter im April 1999.

Experimente Vi V2| DD \%4 Al A2 A3 Al A2 A3 hl h2

Miéirz 2002 [cms—1] ] | T [%] (%] Treffer T' [%)] [m]

Beobachtung 24.5 19.1 15 79.3 93.1 67.3

Referenz-Experiment 18.7 16.0 23 40.4 81.3 96.2 73.8 95.3 56.9 56.7 2.38 1.87
R02-1 | P =1-10*Nm—2 0.7 —0.2 5 -3.6 | -05 0.2 —-0.9 0.0 —1.0 —0.2 0.12  0.09
R02-2 | P* =4-10*Nm~2 —0.5 0.2 -3 0.9 0.5 -0.3 0.8 | —0.1 1.0 0.2 | —0.11 —-0.08
R02-3 | C =10 —-0.2 0.0 -1 0.0 0.1 —0.7 —0.3 0.0 0.2 0.0 0.02 0.01
R02-4 | C' =40 0.2 —0.1 1 -09 | =02 09 0.2 0.0 —2.0 —1.2 | —0.03 —0.01
R02-5 | e=1.5 —0.6 —0.6 1 -14 | -0.1 —-0.3 —0.3 0.0 1.1 0.8 0.01  0.00
R02-6 | e=3 0.7 0.7 -1 0.9 0.1 0.3 05 0.0 —1.2 —0.9 | —0.02 —0.01

Tabelle 5.10: Wie Tabelle 5.1, aber die Sensitivitit bzgl. der Rheologieparameter im Mérz 2002.

Im Referenzexperiment wurde ein P* = 2 - 10* Nm~? gewiihlt. Die Experimente mit
variiertem P* (R99-1, R99-2, R02-1, R02-2) zeigen, dass doppelt so hartes Meereis
(P* = 4-10* N m~2) langsamer driftet, vor allem aber eine um 3° gegen den Uhrzeigersinn
gedrehte Driftrichtung aufweist. Diese Anderung der Eisdrift kommt dadurch zustande,
dass hérteres Eis mehr Widerstand gegen die konvergente Drift vor der gronldndischen
Kiiste leistet. Dies fithrt in beiden Monaten zu einer Verbesserung der Trefferquote von
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etwa 1%. Wihrend Al und A3 steigen, der Eisrand sich etwas Richtung Siiden ver-
schiebt, nimmt A2 im Mittel ab. Dariiber hinaus verbessern sich die auf téglicher Basis
bestimmten Trefferquoten fiir A2. Eine Halbierung von P* (R99-1 und R02-1) fiithrt zum
umgekehrten Ergebnis. Es fallt auf, dass der Einfluss von P* im Gegensatz zu vielen
anderen Sensitivitidtsstudien in beiden Monaten sehr dhnlich ist. Fischer und Lemke
(1994) zeigen, dass eine Anderung von P* geringen Einfluss auf die Eisbedeckung, aber
beachtlichen Einfluss auf das Eisvolumen ausiibt. Dies wurde auch in Studien von Owens
und Lemke (1990) festgestellt. Bei den hier durchgefithrten Experimenten zeigt nur
der Méarz 2002 ein verdndertes h2, das bei einer Verdoppelung von P* um 8 cm abnimmt.

Der empirische Eiskonzentrationsparameter C' beeinflusst die Eishérte in Abhéangigkeit
vom Eisbedeckungsgrad (siehe Gleichung 2.32). Bei einem C' = 20, das im Referenzexpe-
riment angewendet wird, wird die Eishérte mit einem Faktor von 1 bei A =1, von 0.37
bei A = 0.95 und von 0.14 bei A = 0.9 multipliziert. W&hlt man C' = 10 (R99-3 und
R02-3), dann betréigt der Faktor 1 bei A = 1, 0.60 bei A = 0.95 und 0.37 bei A = 0.9.
Wéhlt man C' = 40 (R99-4 und R02-4), dann verdndert sich der Faktor zu 1 bei A =1,
0.14 bei A = 0.95 und 0.02 bei A = 0.9. Je kleiner also C' gewéhlt wird, bei desto
niedrigerem A sind die internen Kréfte noch von Bedeutung. Die Auswirkungen auf die
Eiseigenschaften sind geringer als die eines variierten P*. Der stiarkste Einfluss wird auf
A2 ausgeiibt. Ein hoheres C' fiithrt wihrend beider Zeitrdume zu einer Erhohung von A2
und zu einer Verschlechterung der zugehérigen Trefferquote.

Die Studien von Owens und Lemke (1990) zeigen, dass die Form der Bruchkurve gerin-
gen Einfluss auf Eisbedeckung und Eisvolumen hat. Die hier durchgefiihrte Variation
der Exzentrizitit e um —50% (R99-5 und R02-5) und um +50 % (R99-6 und R02-6)
beeinflusst jedoch die Eisdriftgeschwindigkeit. Die Erhéhung der Exzentrizitat bewirkt
einen Anstieg der Eisdriftgeschwindigkeit um 0.7cms™' und eine Verbesserung der
Trefferquoten von 3.7 bzw. 0.9 %.

Insgesamt zeigt der empirische Eishérteparameter P* den gréfiten Einfluss der Rheolo-
gieparameter auf die Eiseigenschaften. Eine Verdoppelung des urspriinglichen Wertes von
2-10*Nm~2 (R99-2 und R02-2) fiihrt sowohl zu realitétsniheren Mittelwerten und zu
einer Verbesserung der rdumlich-zeitlichen Variabilitdt der Eisbedeckungsgrade als auch
zu einer Verbesserung der rdumlich-zeitlichen Variabilitdt der Eisdriftgeschwindigkeit.
Lediglich die Mittelwerte der Eisdriftgeschwindigkeit werden kaum beeinflusst.

5.6 Variation mehrerer Parameter

Nach der Variation von jeweils einem einzelnen Parameter werden nun gleichzeitig
mehrerere Parameter variiert und die Auswirkungen auf die Eiseigenschaften untersucht.
Die Tabellen 5.11 und 5.12 zeigen sechs ausgewéhlte Kombinationen.

Die Diskrepanz in der Eisdriftrichtung zwischen Referenzexperiment und Beobachtung
legt nahe, Verdnderungen vorzunehmen, die die Driftrichtung der Simulation in Rich-
tung der beobachteten beeinflussen. Deswegen werden der Betrag der Ozeanstromung
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Experimente Vi V2 DD \% Al A2 A3 Al A2 A3 hl h2
April 1999 [ems™1] °l | T [%] (%] Treffer T' [%)] [m]
Beobachtung 24.2 21.7 19 71.8 91.5 59.5
Referenzexperiment 15.9 14.3 33 24.6 | 68.6 940 61.6 | 944 58.5 62.5 2.03 1.32
M99-1 | O5, 06, T4, T6, R7 32 28 —4 6.2 | —1.0 —5.1 —4.3 | —0.2 —14.7 —8.3 0.01 —0.10
M99-2 | O5, 06, 113 2.7 23 —2 4.2 1.2 —42 -23 | -02 —-82 —-55 0.03 —0.02
M99-3 | O5, T7, R2 26 25 -5 6.6 3.0 —2.2 1.1 | —0.9 1.3 —1.3 | —0.07 —0.03
M99-4 | O6, T7, R2 82 79 —2 5.4 21 -26 00| -03 -23 —2.6 | —0.06 —0.04
M99-5 | O3, T7, R2 3.2 30| —10 9.5 54 -33 13| —-29 —-28 —5.7 | —0.17 —0.08
M99-6 | Antrieb zeitl. konst. | —4.7 —3.1 -1 3.4 01 07 02| —-09 —-10.0 —6.2 0.10  0.07
05: |Twat| + 0.5, 06: DD (tUwat) : —40°, 113: dA-Ridging: x4, T4: Cp = f(Ri),
T6: Cy/Cp = 0.5, T7: Cp/Cp,w = 0.75, R2: P* =4-10*Nm~2, R7: C =15

Tabelle 5.11: Wie Tabelle 5.1, aber die Sensitivitit bzgl. mehrerer Parameter im April 1999.

Experimente Vi V2 DD \%4 Al A2 A3 Al A2 A3 hl h2
Miéirz 2002 [ecms™1] ] | T [%)] (%] Treffer T' [%)] [m]
Beobachtung 24.5 19.1 15 79.3 93.1 67.3
Referenzexperiment 18.7 16.0 23 40.4 81.3 96.2 73.8 95.3 56.9 56.7 2.38 1.87
MO02-1 | O5, 06, T4, T6, R7 4.0 3.0 -7 -18 | -0.7 =33 —-3.1 | -0.2 —4.9 -3.7 | —0.21 —0.25
MO02-2 | O5, 06, 113 3.3 21 —4 —-14 6.5 —3.8 —=0.7 | —=5.1 —3.9 —8.4 | —0.14 —0.06
Mo02-3 | O5, T7, R2 34 3.2 -7 1.2 89 —-14 28 | —-71 —-1.6 —-9.1 —0.37 —0.15
Mo02-4 | O6, T7, R2 104 9.9 -3 | —21.2 3.6 —2.1 1.3 | -20 -1.0 -3.8 | —0.21 —0.13
Mo02-5 | O3, T7, R2 4.0 35 | —13 2.7 96 —24 3.1 | =79 —45 —-11.8 | —0.54 —0.30
MO02-6 | Antrieb zeitl. konst. | —7.5 —4.9 4 | —20.2 0.3 —0.9 —0.1 | —=0.2 4.5 2.7 | —0.36 —0.28
O5: |@wat| = x0.5, 06: DD (Uwat) : —40°, 113: dA-Ridging: x4, T4: Cp = f(Ri),
T6: Cpr/Cp = 0.5, T7: Cp/Cp,w = 0.75, R2: P* =4-10*Nm~2, R7: C =15

Tabelle 5.12: Wie Tabelle 5.1, aber die Sensitivitdt bzgl. mehrerer Parameter im Mérz 2002.

halbiert (O5), die Ozeanstromung um 40° entgegen dem Uhrzeigersinn gedreht (O6)
und die Eishérte erhoht (R2 und R7). Diese dritte Mafinahme soll gleichzeitig eine
erforderliche Reduktion von A2 bewirken. Da die Referenzexperimente in beiden
Monaten eine zu schwache Eisdrift zeigen, wird, um diese zu verstédrken, das Verhéltnis
von Cp/Cp ., von 0.5 auf 0.75 heraufgesetzt (R7). Von weiteren Verdnderungen, némlich
der Vervierfachung der Abnahme des Eisbedeckungsgrades infolge der Scherdeformation
(I13), die Beriicksichtigung der atmosphérischen Schichtung bei der Bestimmung des
Cp-Wertes (T4) und die Festsetzung des Verhiltnisses C/Cp = 0.5 (T6), werden
zusétzliche Verbesserungen erwartet.

Fiir die ersten fiinf Kombinationen wird eine Erhohung und damit eine Annédherung der
simulierten Mittelwerte von V1 und V2 an die beobachteten festgestellt (Ausnahme:
M02-4). Die Mittelwerte fir V2 stimmen in den Experimenten M99-4, M02-1, M02-2,
MO02-3 und MO02-5 zwischen Beobachtung und Simulation nahezu {iberein. In allen
fiinf Sensitivitdtsxperimenten hat die Richtungsénderung der Eisdrift gegeniiber dem
Referenzexperiment das richtige Vorzeichen. Wéhrend sich fiir den April 1999 die Tref-
ferquoten fiir die Eisdrift durchweg um Werte zwischen 4.2 und 9.5 % verbessern, fallen
die Auswirkungen fiir den Mérz 2002 unterschiedlich aus. In den Experimenten M02-3
und M02-5, in denen das Verhéltnis von Cp/Cp,, sowie der Eishdrteparamter erhoht
und die Ozeanstromung halbiert (M02-3) bzw. aus einer tieferen Schicht genommen
wird (M02-5), verbessern sich die Trefferquoten leicht. In den anderen Experimenten
hingegen verschlechtern sich die Trefferquoten, bei M02-4 sogar um mehr als 20 %.
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Betrachtet man die Ergebnisse hinsichtlich des Eisbedeckungsgrades, fillt auf, dass
sich fast alle Trefferquoten verschlechtern. Diese Verschlechterung ist zum Teil so
deutlich, dass die in Abschnitt 5.3 diskutierte Ungenauigkeit des Eisbedeckungsgrades
der SSM/I-Daten nicht alleine dafiir verantwortlich sein kann. Die Zusammenhinge
zeigen, dass es problematisch erscheint, eine Optimierung von P* und des Verhéltnisses
Cp/Cp, nur anhand von Vergleichen mit Eisdriftbojen durchzufithren, wie es Fischer
(1995), Harder und Fischer (1999), Kreyscher et al. (1997) und Kreyscher et al. (2000)
gemacht haben. Fiir eine wirkliche Verbesserung der Simulation ist es erforderlich, die
Auswirkungen von Anderungen der Modellparameter auf verschiedene Eiseigenschaften
zu beriicksichtigen.

Die unterschiedlichen Auswirkungen zwischen den beiden Untersuchungsmonaten und
bzgl. der beiden Eiseigenschaften Eisdrift und Eisbedeckungsgrad machen deutlich,
dass eine wirkliche Optimierung des Meereismodells mit den vorgestellten Variationen
nicht moglich ist. Offensichtlich sind die Antriebsdaten der Hauptgrund fiir die fest-
gestellten Abweichungen zwischen Referenzexperiment und Beobachtung. Unter den
Antriebsdaten stellt die Ozeanstromung die Grofle dar, die in den hier durchgefiihrten
Modellexperimenten die meisten Probleme verursacht.

Das sechste aufgefithrte Sensitivitidtsexperiment (M99-6 und M02-6) nimmt eine Son-
derrolle ein. In dieser Studie werden als Antrieb fiir das Eismodell Monatsmittel aller
GroBlen — Wind, Lufttemperatur, Luftfeuchte, Wolkenbedeckungsgrad, Ozeanstréomung
und Ozeanoberflichenauslenkung — verwendet. Tendenziell &hneln die Ergebnisse denen
der Studie mit konstantem Wind (A99-6 und A02-6), allerdings sind die Amplituden
grofler. Die Entfernung jeglicher zeitlicher Variabilitdt in den Antriebsdaten fiihrt in bei-
den Untersuchungszeitrdaumen zu einer deutlichen Reduktion der Eisdrift. Wahrend sich
im April 1999 die Trefferquote fiir die Eisdrift verbessert und die Trefferquoten fiir die
Eisbedeckungsgrade verschlechtern, sind die Auswirkungen im Mérz 2002 umgekehrt.
Dieses Experiment stellt die Grundlage fiir die Fallstudien mit synthetischen Zyklonen
dar, die in Kapitel 7.1 durchgefiihrt werden.

5.7 Zusammenfassende Bewertung

Die Ergebnisse der Sensitivitdtsexperimente legen nahe, dass die Ozeanstromung aus
der MPI-OM-Simulation sowohl fiir die Diskrepanz der mittleren Eisdriftrichtung zwi-
schen Simulation und Beobachtung als auch fiir die Unterschiede der raumlich-zeitlichen
Variabilitat der Eisdrift zwischen Simulation und Beobachtung hauptverantwortlich ist.
Wird das Meereismodell mit der Ozeanstromung aus 17 m anstelle von 6 m angetrieben,
wird die simulierte Eisdrift realitdtsniher, der simulierte Eisbedeckungsgrad entfernt sich
jedoch von dem beobachteten. Insgesamt werden die Simulationsergebnisse durch eine
Erhéhung des Eishédrteparameters P* verbessert. Es zeigt sich, dass es wichtig ist, bei
der Optimierung der Modellparameter mittels Beobachtungen die Auswirkungen auf die
unterschiedlichen Eiseigenschaften und zu unterschiedlichen synoptischen Bedingungen
zu beriicksichtigen. Ferner legt eines der Sensitivitéitsexperimente nahe, dass der SSM/I-
Eisbedeckungsgrad in der Framstrae geringer als in der Realitét ist.



Kapitel 6

Fallstudien fiir beobachtete
Zyklonen

Wihrend der beiden FRAMZY-Feldexperimente wurden vier Episoden mit insgesamt
sieben Zyklonen in der Framstrale beobachtet. Hierzu zéihlen (1) die synoptisch-skalige
Zyklone, die am 18. und 19. April 1999 von Siid nach Nord durch die Framstrafle
zog (Abbildung 3.1a), (2) der weit nach Norden reichende Trog eines Tiefs tiber der
Norwegischen See am 7. Mérz 2002 (Abbildung 3.1b), (3) die Zyklonenfamilie mit
drei Zyklonen, die sich in kurzer Abfolge zwischen dem 13. und 14. Mérz 2002 in
der Gronlandsee bildeten und durch die Framstrafie zogen, (Abbildungen 3.1c¢ und
3.1d) sowie (4) die Zyklonenfamilie mit zwei Zyklonen, die sich zwischen dem 20. und
22. Mérz 2002 in der Framstrafie aufhielten (Abbildungen 3.1e und 3.1f). In diesem
Kapitel werden die beobachteten und simulierten Auswirkungen der Zyklonen auf das
Meereis vorgestellt. Die Beobachtungsdaten umfassen die mittels der Eisbojen bestimm-
te Eisdrift und den aus den SSM /I-Daten abgeleiteten Eisbedeckungsgrad. Die gezeigten
Simulationsergebnisse stammen aus dem Referenzexperiment. Fiir alle vier Episoden
mit Framstraenzyklonen werden zusétzlich horizontale Felder der Oberflichen- und
Lufttemperatur, des Windes sowie der turbulenten Impuls- und Wérmefliisse gezeigt,
die jeweils wiahrend einer Flugzeugmission bestimmt wurden. Diese Felder werden
mit den entsprechenden Simulationsergebnissen verglichen. Es geht in diesem Kapitel
sowohl um die Fragestellung, wie die einzelnen Zyklonen das Meereis verdndern, als
auch darum, herauszufinden, wie realitdtsnah diese Auswirkungen im Modellexperiment
simuliert werden.

6.1 Zyklone vom 18. und 19. April 1999

Nach den EZMW-Analysen zieht am 18. April 1999 gegen 12 UTC eine synoptisch-
skalige Zyklone von Siiden in das Gebiet der FramstraBe (Abbildungen 6.1a und 6.1¢).
Diese Zyklone erreicht am 19. April um 00 UTC den Eisrand bei 79°N und 4° W,
wird deutlich schwicher und verldsst am Abend des 19. April die Framstrafie Richtung
Norden. Die in der zweiten Spalte dargestellten Felder aus der MPI-OM-Simulation
zeigen, dass der Ozean unter dem atmosphérischen Tief in 6 m Tiefe radial nach auflen
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Abbildung 6.1: Tigliche Momentanwerte des 10 m-Windes [ms~!] (1. Spalte) und der Ozeanstrémung in
6 m-Tiefe [cms~!] (2. Spalte) mit farblich unterlegter Divergenz Div [10~6s71] sowie des Eisbedeckungs-
grades A [ | und der Eisdrift @;c. [cms™!] in den Beobachtungen (SSM/I, Eisbojen) (3. Spalte) und im
Referenzexperiment (Sim) (4. Spalte) fiir den Zeitraum vom 17. bis 20. April 1999 jeweils um 12 UTC.
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stromt (Abbildung 6.1f). Dabei treten am 17. und 18. April (Abbildungen 6.1b und
6.1f) Stromungsgeschwindigkeiten von mehr als 30cms™ auf, die eine groBflichige
Divergenz der Ozeanstromung mit Werten {iber 2 - 107%s™! bewirken.

Da die Zyklone 6stlich an den Eisbojen vorbeizieht, driftet das Meereis an den Bo-
jenposition an allen vier Tagen aus Nord bis Nordost (3. Spalte in Abbildung 6.1).
Dabei ist die Driftgeschwindigkeit mit 30 bis 50cms™' am 17. und 18. April am
hochsten und mit 5 bis 20cms™! am 20. April am niedrigsten. Die simulierte Eisdrift
(4. Spalte in Abbildung 6.1) dokumentiert am 18. und 19. April die starke Scherung
mit einer Driftrichtung aus Siiden in der 6stlichen und aus Norden in der westlichen
Framstrafle. An den Bojenpositionen treten in der Simulation an allen vier Terminen
dhnliche Betréige wie in den Beobachtungen auf. Die Driftrichtung stimmt am 18. April
zwischen Simulation und Beobachtung iiberein. Am 17. April driftet das Meereis in der
Simulation mehr Richtung Gronland und am 19. und 20. April mehr Richtung Eisrand.
Ferner fillt auf, dass die beobachtete Eisdrift heterogener als die simulierte ist.
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Abbildung 6.2: Anderung des Eisbedeckungsgrades A [%] wihrend der vier untersuchten Phasen mit
Framstrafienyzklonen auf Grundlage der SSM/I-Beobachtungen (1. Reihe) und des Referenzexperimen-
tes (2. Reihe).
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Der den Driftfeldern unterlegte Eisbedeckungsgrad A aus Satellitenbeobachtungen zeigt
interessante Anderungen, die mit dem Zyklonendurchgang im Zusammenhang stehen.
Die beobachtete Nettodnderung zwischen dem 17. und 20. April (Abbildung 6.2 a) zeigt
zum einen eine Eisrandverschiebung und zum anderen Anderungen im Inneren des eis-
bedeckten Gebietes. Die Zyklone bewirkt nérdlich von Spitzbergen eine Verlagerung des
Eisrandes um bis zu 200 km nach Nordosten. Der grofite Teil dieser Anderung vollzieht
sich zwischen dem 17. April (Abbildung 6.1 ¢) und dem 18. April (Abbildung 6.1 g), also
auf der Vorderseite der Zyklone. Der Siidwind schiebt das diinne Eis im Eisrandbereich
zusammen, wobei ein Teil des Meereises geschmolzen wird. Die Eisrandverlagerung von
fast 100 km an einem Tag ist beachtlich. Wahrend sich die Position des Eisrandes am
stirksten bei Eintritt der Zyklone in die Framstrafie dndert, treten die groften Ande-
rungsraten von A im Inneren des Eisgebietes erst nach Durchzug der Zyklone zwischen
dem 19. April (Abbildung 6.1k) und 20. April (Abbildung 6.10) auf. Dabei dominiert
die Abnahme von A gegeniiber der Zunahme. Die 3-Tage-Anderung (Abbildung 6.2 a)
zeigt insgesamt ein ,fleckiges* Muster mit Betrdgen um 5 %.

Das Referenzexperiment simuliert die Verschiebung des Eisrandes in der ostlichen Fram-
strafle realitdtsnah (Abbildungen 6.2a und 6.2¢). Die auszumachenden Unterschiede in
diesem Gebiet kommen hauptséchlich durch eine gegeniiber den SSM/I-Daten abwei-
chende Position des simulierten Eisrandes vor Eintritt der Zyklone in die Framstrafie am
17. April zustande (Abbildungen 6.1 ¢ und 6.1d). Die in Abbildung 6.2 e rot markierte
Ausdehnung des Eisgebietes nach Osten widerspricht den Beobachtungsdaten. Sie
wird in der Simulation durch die weiter vorne beschriebenen Fehler der Driftrichtung
des Meereises am 19. und 20. April verursacht. Im Inneren des Fisgebietes zeigt
die Simulation eine flichendeckende Nettoabnahme von A, die sich im Wesentlichen
zwischen dem 18. und 19. April vollzieht (Abbildungen 6.1h und 6.11). Diese Abnahme
steht in zeitlichem Zusammenhang mit der starken Divergenz der Ozeanstromung
(Abildung 6.1f) sowie der Scherung des Windfeldes (Abildung 6.1e) und des Eis-
driftfeldes (Abildung 6.1h). Insbesondere nach dem Durchzug von Zyklonen ist der
beobachtete Eisbedeckungsgrad heterogener als in der Simulation. Dieser Unterschied
wird offensichtlich durch die zu homogene Eisdrift im Modellexperiment verursacht.

Die Flugzeugmission vom 19. April 1999 ermoglicht eine detaillierte Betrachtung zu
einem Zeitpunkt. Dabei kann die Giite der Antriebsgrofien des Meereismodells — Wind
und Lufttemperatur — und der im Eismodell berechneten Parameter — Oberflachentem-
peratur sowie turbulente Impuls- und Warmefliisse — durch Vergleich mit den Messungen
beurteilt werden. 8 km-Mittelwerte aus Flugabschnitten mit einer Flughohe unterhalb
von 100m (die meisten Horizontalflugabschnitte fanden sogar in einer Hohe unterhalb
von 20m statt) werden nach Cressman (1959) auf die umliegenden Modellgitterzellen
des Eismodells interpoliert. Diese Methode zur Darstellung von horizontalen Feldern
aus den Messgrofien eines Fluges wurde bereits von Briimmer et al. (2002) angewandt.

Der Kern des Tiefs liegt um 11 UTC unmittelbar siidlich des Fluggebietes. Auf der
Ostseite weht der Wind mit fast 15ms™! aus siidlicher Richtung, auf der Westseite
mit &hnlichem Betrag aus nordlicher Richtung (Abbildung 6.3a). Der horizontale
Gradient der Luft- und Oberflichentemperatur betrdgt 15K auf einer Strecke von
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100 km (Abbildungen 6.3a und 6.3b). Der Impulsfluss ist im Zentrum der Zyklone
schwach, auf der Riick- und Vorderseite werden Werte von mehr als 0.2 Nm™2 erreicht
(Abbildung 6.3¢). Der turbulente Gesamtwirmefluss ist schwach (Abbildung 6.3d),
nur iiber Leads im Westteil des Fluggebietes werden Werte von 100 Wm™2 erreicht.
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Abbildung 6.3: Horizontale Verteilung der Lufttemperatur 7, [°C] und des Windes [ms~!] (1. Spalte),
der Oberfliichentemperatur Ty [°C] (2. Spalte), des turbulenten Impulsflusses 7 [Nm~2] (3. Spalte)
und des turbulenten Gesamtwiirmeflusses H + E [Wm™?2] (4. Spalte) am 19. April 1999 gegen 11 UTC
auf Grundlage eines Messfluges (Obse) (1. Reihe) und des Referenzexperimentes (Sim) (2. Reihe). In
der 3. Reihe sind die Differenzenfelder zwischen dem Referenzexperiment und den Flugzeugmessun-
gen (S—O0) dargestellt. Die Flugzeugmessungen wurden nach Cressman (1959) auf das Eismodellgitter
interpoliert. Die weiflen Punkte geben die Messpositionen bzgl. 8 km-Mittelwerten wieder.
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Eine ausfiihrliche Beschreibung dieser Zyklone ist bei Briimmer et al. (2003) nachzulesen.

In der 2. und 3. Reihe der Abbildung 6.3 werden die Simulationsergebnisse und die Dif-
ferenzenfelder zwischen Simulation und Beobachtung gezeigt. Der Vergleich ergibt, dass
die Zyklone in den EZMW-Analysen etwas zuweit nordlich liegt, und der Wind sowohl
auf der Vorderseite als auch auf der Riickseite nur halb so stark wie der beobachtete
ist (Abbildung 6.31). Zum Teil kommen diese Unterschiede dadurch zustande, dass die
EZMW-Analysen nur 6-stiindlich vorliegen und das in Abbildung 6.3 e gezeigte Wind-
feld fiir 11 UTC aus den Feldern fiir 06 UTC und 12 UTC linear interpoliert worden
ist. Wihrend die Lufttemperatur auf der kalten Seite mit —15 bis —10°C in Uberein-
stimmung mit den Beobachtungen ist, wird die Warmluftzufuhr auf der Vorderseite mit
bis zu 8 K niedrigeren Temperaturen unterschétzt (Abbildung 6.31). Dies wirkt sich ent-
sprechend auf die simulierte Oberflichentemperatur aus (Abbildung 6.3j). Obwohl das
Meereismodell zum Vergleichszeitpunkt mit einem zu schwachen Wind angetrieben wird,
ist der simulierte turbulente Gesamtwirmefluss iiber Eis generell um 25 bis 50 W m 2
grofer als in den Beobachtungen (Abbildung 6.31). Der simulierte Impulsfluss ist hinge-
gen schwécher als der beobachtete (Abbildung 6.3k).

6.2 Trog vom 7. Méarz 2002

Am 7. Méarz 2002 liegt ein markanter atmosphérischer Trog in der Framstrafle, der
sich laut EZMW-Analysen um 12 UTC entlang des 0°-Meridians von Siiden bis nach
82°N erstreckt, wobei die Achse gegeniiber dem Meridian um ca. 10° entgegen dem
Uhrzeigersinn geneigt ist (Abbildung 6.4¢e). Der Trog ist am 6. Mérz von Siidosten
her in die FramstraBe geschwenkt (Abbildung 6.4a) und 16st sich am 8. Mérz im
Siidwesten der Framstrale auf (Abbildung 6.41). Das Windfeld weist im Zentrum des
Troges hohe Konvergenz auf (blau unterlegter Streifen in Abbildung 6.4 e), wohingegen
die Ozeanstromung im Bereich des Troges fast divergenzfrei und schwach ist (Abbil-
dung 6.4f). Im eisbedeckten Gebiet westlich des Troges sind sowohl der Wind als auch
die Ozeanstromung divergent.

Die Eisbojen westlich des atmosphiirischen Troges driften mit 20 bis 30cms™! aus
0° bis 30°, diejenigen im Bereich des Troges driften kaum (Abbildung 6.4g). Nach
Abzug des Troges am 8. Mirz driften alle Bojen mit 30 bis 50cms—! aus 0° bis 30°
(Abbildung 6.4k). Die simulierte Eisdrift weist am 7. Mérz eine zyklonale Drehung
auf (Abbildung 6.4h), die in Ubereinstimmung mit der Beobachtung ist. Am 8. Miirz
zeigt das Modellexperiment wie die Beobachtung Driftgeschwindigkeiten von 40 bis
50cms~! (Abbildung 6.41), aber die Richtung ist gegeniiber der beobachten um ca.
20° im Uhrzeigersinn gedreht. Hierfiir diirfte der Antrieb mit der an diesem Termin zu
starken Ozeanstromung aus Osten (Abbildung 6.4 j) verantwortlich sein.

Die in Abbildung 6.2b gezeigte Nettodnderung von A, bezogen auf den Zeitraum vom
6. bis zum 8. Mérz, macht deutlich, dass sich das Eis Ostlich des Troges zuriickzieht
und westlich des Troges ausdehnt. Dieser Effekt wird auch im Referenzexperiment
(Abbildung 6.2f) realitdtsnah simuliert. Betrachtet man den 60 %-Eisrand der SSM/I-
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Daten, so zeigt dieser am 8. Mérz einige Maander, deren regelméflige Struktur mit einer
mittleren Wellenléinge von ca. 70 km in einem Radarsat-Bild vom 8. Mérz zu erkennen
ist (sieche Abbildung 3.8). Im gesamten eisbedeckten Teil der Framstrafie nimmt A
mit Ausnahme des duflersten Siidteils grofiflachig zwischen 2 und 10% ab. Diese
Abnahme kann nicht simuliert werden. Das Modellexperiment zeigt sogar eine Zunahme
von A im Zentrum und im Norden der Framstrafie. Die Zunahme kommt durch die
Konvergenz des Windes (Abbildung 6.4 ) bei einer divergenzschwachen Ozeanstrémung
(Abbildung 6.4 f) zustande. Im Gegensatz zur synoptisch-skaligen Zyklone vom 19. April
1999 weist die Ozeanstrémung in diesem Fall im Bereich des atmosphérischen Troges
keine starke Divergenz auf, die zu einer Divergenz der Eisdrift und damit zu einer
Abnahme von A im Modell fithren kénnte. Die Abnahme von A kann nicht nur durch
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Abbildung 6.4: Wie Abbildung 6.1, aber fiir den Zeitraum vom 6. bis 8. Mérz 2002 jeweils um 12 UTC.
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eine divergente Kisdrift, sondern auch durch Scherung der Eisdrift verursacht werden.
Ein Sensitivitdtsexperiment, in dem die Abnahme von A durch Scherdeformation der
Eisdrift vervierfacht wird, zeigt lediglich eine schwéchere Zunahme von A im Norden
der FramstraBe (keine Abbildung). Es erscheint somit wahrscheinlich, dass die nicht
vorhandene bzw. zu schwache Divergenz der Ozeanstréomung die Ursache dafiir ist, dass
die beobachtete Abnahme von A nicht simuliert wird.
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Abbildung 6.5: Wie Abbildung 6.3, aber fiir den Messflug am 7. Mérz 2002 gegen 11 UTC. Die roten
Punkte kennzeichnen die Bojenpositionen.
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Die Flugmission vom 7. Mérz zeigt, dass sich der Ubergang von siidlichen Winden auf
der Ostseite des Troges zu nordlichen Winden auf dessen Westseite innerhalb weniger
Dekameter abspielt. Dabei treten auf beiden Seiten Windgeschwindigkeiten von 10 bis
15ms™! auf (Abbildung 6.5a). Der Temperaturunterschied zwischen der kalten und
warmen Seite betrdgt 25K (Abbildungen 6.5a und 6.5b). Der Impulsfluss erreicht
auf der Riickseite des Troges iiber Meereis einen maximalen Betrag von 0.5Nm™2
(Abbildung 6.5 c). Die hohe rdumliche Variabilitiat des turbulenten Gesamtwairmeflusses,
der zwischen positiven Werten von mehr als 200 Wm™2 und leicht negativen schwankt
(Abbildung 6.5 d), verdeutlicht die starke Inhomogenitit der Eisbedeckung.

Die EZMW-Analysen erfassen prinzipiell die Lage des Troges sowie Windstéirke und
Windrichtung (Abbildung 6.5¢), allerdings ist die Ubergangszone zu breit. Dieser zum
Teil auflosungsbedingte Fehler des EZMW-Windes fiihrt zu einer deutlich geringeren
Scherung im Trogbereich mit entsprechenden Konsequenzen fiir die Eisdrift, deren Scher-
deformation und der damit verbundenen Abnahme von A. Nicht auflosungsbedingt ist
der Fehler in der Lufttemperaturverteilung (Abbildung 6.51). Luft- und Oberflachentem-
peratur sind auf der warmen Seite generell um 2 bis 5 K hoher und auf der kalten Seite
um 5 bis 12 K niedriger als in der Beobachtung (Abbildungen 6.5i und 6.5j). Gemesse-
ner und simulierter Impulsfluss stimmen auf der Vorderseite des Troges nahezu iiberein
(Abbildung 6.5k). Entlang der Trogachse ist der simulierte Impulsfluss aufgrund der
zu geringen Windgeschwindigkeit deutlich zu schwach. Die horizontale Verteilung des
simulierten Gesamtwarmeflusses (Abbildung 6.5h) zeigt grofle Gradienten in Abhéngig-
keit des Eisrandes und der Trogachse. Der Vergleich mit der Flugzeugmessung ergibt,
dass iiber dem eisfreien Ozean der simulierte Gesamtwéarmefluss doppelt so grofl wie der

beobachtete ist (Abbildung 6.51).

6.3 Zyklonenfamilie vom 13. und 14. Marz 2002

Am 12. Mérz 2002 ist der Druckgradient in der Framstrafle schwach. In der Nacht
zum 13. Mérz entsteht im siidlichen Teil der Framstrafle iiber dem eisfreien Ozean eine
mesoskalige Zyklone. Diese Aussage liasst sich auf Grundlage der Eisbojenmessungen
treffen. Die Zyklone zieht entlang des Eisrandes nordwérts, nimmt gegen 10 UTC die
Position 80.5° N und 3° W {iber eisbedecktem Ozean ein und 16st sich im Laufe des Tages
auf. Am gleichen Tag folgt eine zweite, stérkere Zyklone der Zugbahn der ersten und
zieht zunéchst nach 80.5° N und 0°W. Das AVHRR-Bild vom Vormittag des 13. Mérz
(Abbildung 3.9) zeigt die Wolkenstruktur beider Zyklonen. Im weiteren Verlauf nimmt
die zweite Zyklone am 14. Méarz Kurs Richtung Siidosten nach Spitzbergen. Eine dritte
Zyklone zieht am 14. Mérz von der Eisrandzone in der siidlichen Framstrafie Richtung
Nordosten ebenfalls nach Spitzbergen. Vergleiche mit den Bojenmessungen und den
AVHRR-Satellitenbildern zeigen, dass die Zyklonen in den EZMW-Analysen insgesamt
realitdtsnah wiedergegeben werden. Allerdings zieht die zweite Zyklone in den Analysen
um 50 bis 100 km nach Westen verschoben durch die Framstrafie. Die Windfelder der
EZMW-Analyse sind fiir die Tage vom 12. bis 15. Mérz 2002 um jeweils 12 UTC in der
1. Spalte der Abbildung 6.6 dargestellt.
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Abbildung 6.6: Wie Abbildung 6.1, aber fiir den Zeitraum vom 12. bis 15. Mérz 2002 jeweils um 12 UTC.
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Die Ozeanstromung (2. Spalte Abbildung 6.6) ist am 12. und 13. Mé&rz schwach, am
14. Méarz stromt der Ozean in der westlichen Framstrafie aus Osten und in der siidlichen
aus Norden mit einer Geschwindigkeit bis zu 25cms~!. Dabei ist die Stromung im
eisfreien Gebiet divergent. Am 15. Mérz stromt der Ozean in der gesamten Framstrafie
von Osten nach Westen.

Beobachtete (3. Spalte Abbildung 6.6) und simulierte (4. Spalte Abbildung 6.6) Eisdrift
zeigen insgesamt eine recht gute Ubereinstimmung. Das gilt nicht fiir die drei Bojen,
die sich im Eisrandbereich bei 80.3°N und 3°0O, 79.8°N und 1°O sowie 77.5°N und
3°W aufhalten (Abbildung 6.6c). Die siidliche Boje driftet am 12. Marz um 13 UTC
mit der ingesamt hochsten gemessenen Geschwindigkeit von 100 cms™! aus Nordwesten,
wiahrend alle anderen Bojen und die simulierte FEisdrift im gesamten Bojengebiet
Geschwindigkeitsbetriige von weniger als 20cms™! aufweisen. Ist dieser iiber eine
Stunde gemittelte Messwert real? Die Nettodnderung von A (Abbildung 6.2 c) zeigt die
Entstehung von zwei Méandern des Eisrandes bei 77° N und 79° N mit einer maximalen
Eisrandverschiebung von knapp 40 km d—!. Dies setzt eine mittlere Driftgeschwindigkeit
von knapp 50 cms—! voraus. Bei der hohen Variabilitit der Driftrichtung und der zeitlich
unterschiedlich starken Verlagerung des Eisrandes erscheint eine Spitzengeschwindigkeit
von 100cms™! realistisch. Der noérdliche Miander steht zudem in bemerkenswertem
Einklang mit der lokalen Drift der mittleren Boje im Eisrandbereich. Dieser Zyklonenfall
zeigt, welche Bedeutung kleinrdumige Wirbel fiir die lokale Fisdrift und die Verdnderung
des Eisrandes haben. Die Satellitenbeobachtungen ergeben, dass die Ausdehnung des
Eisgebietes mit einer starken Abnahme von A im Inneren des eisbedeckten Gebietes
verbunden ist (Abbildung 6.2¢). In der gesamten FramstraBe betrdgt die Abnahme
mindestens 2%, wobei auch grofie Gebiete mit einer Abnahme von mehr als 10%
auftreten.

Im Referenzexperiment (Abbildung 6.2 ¢) wird die Anderung des Eisrandes realitéitsnah
wiedergegeben, wobei keine Mé&ander simuliert werden. Die beobachtete verbreitete
Abnahme von A wird hingegen nur ansatzweise gezeigt.

Um das Zentrum der ersten Zyklone herum fand am 13. Mérz ein Messflug statt. Die
Windgeschwindigkeit im Kernbereich dieser Zyklone ist mit Werten unter 10ms™!
niedriger und der horizontale Gradient der Lufttemperatur zwischen der warmen und
kalten Seite um 12 K geringer (Abbildung 6.7 a) als bei der synoptisch-skaligen Zyklone
vom 19. April 1999 (Abbildung 6.3a) und der Troglage vom 7. Mérz 2002 (Abbil-
dung 6.5a). Die Oberflachentemperatur des Meereises besitzt nordlich der Zyklone und
stidwestlich von ihr Minima unterhalb von —30°C (Abbildung 6.7b). Der turbulente
Gesamtwérmefluss ist iiber kompaktem Eis sehr schwach, iiber durchbrochenem Eis
erreicht er 50 Wm™2 und iiber dem eisfreien Ozean 150 Wm~?2 (Abbildung 6.7d).

Wie bei der Zyklone vom 19. April 1999 und der Troglage vom 7. Mérz 2002 ist die
Position dieser Zyklone in den EZMW-Analysen realitdtsnah, aber die Windgeschwin-
digkeit ist im Vergleich zur Beobachtung wiederum zu gering (Abbildung 6.71). Das
Windfeld in der Analyse wird durch die zweite Zyklone dominiert (Abbildung 6.7 e). Die
Lufttemperaturverteilung der Analyse stimmt zu diesem Termin recht gut mit der aus
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der Flugzeugmessung iiberein (Abbildung 6.71). Die simulierte Oberflichentemperatur
ist auf der kalten Seite um 2 bis 5 K hoher als die beobachtete, an den Bojenpositionen
im Norden und Siidwesten sogar um bis zu 10 K héher (Abbildung 6.7j). Wahrend der
simulierte Impulsfluss zu schwach ist (Abbildung 6.7k), ist der simulierte Gesamtwérme-
fluss grundsétzlich stirker als der beobachtete (Abbildung 6.7h). Eine Ausnahme stellt
der kleine Bereich bei 80°N und 8° O dar, in dem die Simulation Eisbedeckung zeigt,
laut Satelliten- und Flugzeugbeobachtung aber kein Meereis vorhanden ist.
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Abbildung 6.7: Wie Abbildung 6.3, aber fiir den Messflug am 13. Mérz 2002 gegen 10 UTC. Die roten
Punkte kennzeichnen die Bojenpositionen.
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6.4 Zyklonenfamilie vom 20. bis 22. Méarz 2002

Am 19. Mérz 2002 bildet sich nordostlich von Gronland von einer die Zirkulation
in der zentralen Arktis dominierenden Zyklone ein Trog, der sich von Norden in die
Framstrafle schiebt. Dieser tragt zur Entstehung einer von West nach Ost gerichteten
Konvergenzzone in der siidlichen Framstrae bei (Abbildung 6.8 a). Am frithen Morgen
des 20. Mérz befindet sich innerhalb der Konvergenzzone nahe am Eisrand bei 77° N
eine Zyklone, die im Laufe des Tages ostwérts zieht. Auf Basis der zur Verfiigung
stehenden Daten lasst sich nicht eindeutig kldaren, ob diese Zyklone sich dort gebildet
hat oder sie bereits am 19. Marz im oben beschriebenen Trog entstanden und nach
Stiden gezogen ist. Die Konvergenzachse iiber dem eisfreien Ozean der Framstrafie dreht
sich im Uhrzeigersinn, so dass am 21. Marz gegen 15 UTC das Nordwestende bei ca.
78.5° N liegt. Dort entsteht eine mesoskalige Zyklone, die in den Prognosen aller zur
Verfiigung stehenden operationellen Modelle, DWD-GME (Globales Vorhersagemodell
des Deutschen Wetterdienstes), UKMO (Globales Vorhersagemodell des Britischen
Wetterdienstes), GFS (Global Forecast System — Globales Vorhersagemodell des Ame-
rikanischen Wetterdienstes) und HIRLAM (High Resolution Limited Area Model —
Regionales Vorhersagemodell des Norwegischen Wetterdienstes), nicht vorhergesagt
wurde. Diese Zyklone verstédrkt sich im weiteren Verlauf zu einer synoptisch-skaligen
Zyklone und befindet sich am 22. Mérz um 12 UTC bei 81° N und 2° W (Abbildung 6.81).
Am Morgen des 22. Mérz bilden sich weitere Wirbel im siidlichen Teil der Framstrafle
iiber eisfreiem Ozean. Durch einen dieser Wirbel fuhr das Forschungsschiff | Aranda‘,
deren Messung eine Windspitze (10s-Mittel) von fast 20ms™! zeigt. Diese Wirbel
werden von der am Nachmittag durchziehenden Kaltfront der synoptisch-skaligen
Zyklone ,geschluckt®. Letztere verldsst in der Nacht zum 23. Mérz die Framstrafle,
indem sie nordlich von Spitzbergen nach Osten zieht.

Die Ozeanstromung ist wiahrend dieser vier Tage insgesamt schwach (2. Spalte Abbil-
dung 6.8). Eine geringe Driftgeschwindigkeit weisen auch die sieben noch existierenden
Eisbojen auf (3. Spalte Abbildung 6.8). Lediglich die zwei mittleren Bojen driften
am 22. Marz unter dem Einfluss des zu diesem Zeitpunkt synoptisch-skaligen Tief-
druckgebietes mit einer Geschwindigkeit von mehr als 20 cms™! (Abbildung 6.8 k). Die
beiden nérdlichen Bojen dokumentieren durch die Richtungséinderung, dass die Zyklone
westlich von ihnen vorbeigezogen ist. Die simulierte Eisdrift (4. Spalte Abbildung 6.8)
weist einige Abweichungen auf. Der Einfluss der Zyklone auf die Eisdrift am Mittag des
21. Mérz wird z. B. unterschitzt, wie das fast ruhende Eis anstelle der beobachteten
Eisdrift aus Osten (die beiden nérdlichen Bojen in Abbildung 6.8 g) zeigt.

Am 20. Mérz ist der Eisbedeckungsgrad im nordlichen Teil der Framstrafle mit Werten,
die verbreitet unter 90 % liegen, recht gering (Abbildung 6.8 ¢). Im siidlichen (eisbe-
deckten) Teil hingegen liegt A zumeist iiber 98 %. In der nordlichen Framstrafie nimmt
A zunédchst zu (Abbildung 6.8g), bevor A unter dem Einfluss der synoptisch-skaligen
Zyklone vom 22. auf den 23. Mérz wieder abnimmt (Abbildungen 6.8k und 6.80). Im
siidostlichen Teil verlagern sich sowohl der Eisrand als auch das Gebiet mit hohem
Eisbedeckungsgrad (A > 98%) nach Osten. Die in Abbildung 6.2d dargestellte
Nettodnderung zeigt eine Abnahme von A im nordlichen Bereich der Framstrafe,
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Abbildung 6.8: Wie Abbildung 6.1, aber fiir den Zeitraum vom 20. bis 23. Mérz 2002 jeweils um 12 UTC.
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insbesondere nérdlich von Spitzbergen. Die grofien blauen Flichen (AA < —10%)
dokumentieren in diesem Fall keine Eisrandverschiebung, sondern eine Abnahme des
Eisbedeckunsgrades von Werten zwischen 80 % und 99 % auf Werte zwischen 40 % und
85 %. In der siidlichen Framstrafie nimmt A auf einem 200 km breiten Streifen entlang
des FEisrandes zu. Die Simulation erfasst nur die Ausdehnung des Eisgebietes und die
Abnahme nahe der gronldndischen Kiiste realitdtsnah (Abbildung 6.2 h).
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Abbildung 6.9: Wie Abbildung 6.3, aber fiir den Messflug am 21. Mérz 2002 gegen 15 UTC. Die roten

Punkte kennzeichnen die Bojenpositionen.
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Die Flugmission vom 21. Mérz zeigt, dass nordlich der Konvergenzzone der Wind mit ca.
10ms~! aus Osten, siidlich davon mit 10 bis 15 ms™" aus Westen weht (Abbildung 6.9 a).
Der Kern des mesoskaligen Tiefs befindet sich bei 78.4°N und 2°W. Auf der Siidseite
des Tiefs und der Konvergenzzone nimmt die Lufttemperatur von —18°C im Westen
(iiber Eis) auf —5°C im Osten (iiber eisfreiem Ozean) zu. Auf der Nordseite betréigt
die Lufttemperatur ca. —6°C. Die Verteilung der Oberflaichentemperatur wird im We-
sentlichen durch die Eisverteilung gepriagt (Abbildung 6.9b). Es féllt auf, dass sich im
Norden der Framstrafie der Einfluss der warmeren Luft, die die Zyklone herantranspor-
tiert, noch nicht bemerkbar gemacht hat, so dass die Eisoberflichentemperatur hier unter
—28°C liegt, wihrend im Siiden —10 bis —24 ° C gemessen werden. Der turbulente Ge-
samtwarmefluss iiber Eis ist unbedeutend, iiber dem eisfreien Ozean variiert der Fluss
zwischen 50 Wm™2 in der Konvergenzzone und bis zu 250 Wm ™2 unmittelbar siidlich
der Konvergenzzone im Bereich der hochsten Windgeschwindigkeiten (Abbildung 6.9 d).
Die EZWM-Analyse erfasst Lage und Intensitdt der beobachteten Zyklone nicht. Die im
Vergleich zu den Messungen in der Analyse deutlich geringeren Windgeschwindigkeiten
(Abbildung 6.9¢) fithren zu einer starken Unterschitzung der turbulenten Bodenfliisse.
Der Impulsfluss ist bis zu 0.4 N m~?2 schwiicher als der beobachtete (Abbildung 6.9k) und
der turbulente Gesamtwirmefluss um bis zu 150 Wm ™2 (Abbildung 6.91).

6.5 Erkenntnisse iiber die Wirkung von Zyklonen

Die SSM/I-Daten zeigen, dass der Eisbedeckungsgrad im Inneren des Eisgebietes der
Framstrae in allen vier Zyklonenepisoden verbreitet um 2% bis iiber 10 % abnimmt
(Abbildung 6.2). Wie kommt diese Abnahme zustande? Grundséatzlich gibt es vier
Ursachen fiir eine Abnahme des Eisbedeckungsgrades: (1) Divergenz der Eisdrift, (2)
positiver horizontaler Gradient des Eisbedeckunsgrades in Driftrichtung, (3) Scherung
der Eisdrift und (4) Eisschmelze. Bei den untersuchten Zyklonen ist die simulierte
Eisdrift in einigen Féllen divergent, in anderen hingegen konvergent. Da der Wind im
Kernbereich der Zyklone konvergent ist, kann die Eisdrift nur iiber die Wechselwirkung
mit der Ozeanstromung divergent werden. In den Modellexperimenten dieser Arbeit
wird die Eisdrift dann divergent, wenn die als Antrieb verwendete Ozeanstromung
divergent ist. Dieser Zusammenhang wird durch Fallstudien mit einer synthetischen
Zyklone im folgenden Kapitel 7 ndher untersucht. Zyklonen bewirken eine star-
ke Scherung der Eisdrift. Allerdings zeigen die Modellexperimente, dass der Einfluss
der Scherung der Eisdrift auf den Eisbedeckungsgrad schwécher als der der Divergenz ist.

Die Framstrafienzyklonen bewirken beachtliche Anderungen der Lage des Eisrandes. Die
maximale tédgliche Ausdehnungsrate betragt 40km, wobei die Eisausdehnung mittels
Eistransport durch die Bildung von Neueis verstérkt wird. Auf der kalten Riickseite der
Zyklonen bildet sich verbreitet ,,Grease Ice”, wie Radarsatbilder dokumentieren. Die
Ausdehnung des Eisgebietes ist mit der Entstehung von M&aandern verkniipft. Es ist
vorstellbar, dass Zyklonen die beobachteten mesoskaligen Wirbel der Ozeanstromung
in dieser Region (Johannessen et al., 1987) induzieren. Wihrend der Bildung eines
Méianders wird die hochste Driftgeschwindigkeit von fast 100cms™ als Mittelwert
iber eine Stunde beobachtet (Abbildung 6.6c¢). Bzgl. der Riickverlagerung des Eis-
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randes wird eine maximale Anderungsrate von fast 100km innerhalb eines Tages
festgestellt. Eine solche Anderungsrate kann nicht vorwiegend dynamisch zustande kom-
men, da eine mittlere Driftgeschwindigkeit von 120 cms™! duflerst unwahrscheinlich ist.
Die Simulation bestitigt, dass ein grofier Teil der Anderung durch Eisschmelze geschieht.

Die Flugzeugmessungen zeigen, dass selbst bis nahe zum Kernbereich mesoskaliger Zy-
klonen Windgeschwindigkeiten von 15ms~! auftreten koénnen. Bei den beobachteten
Zyklonenféllen betrdgt der maximale horizontale Gradient der Luft- und Oberflichen-
temperatur 25 K auf einer Strecke von 100 km.

6.6 Erkenntnisse iiber die Giite der Simulation

Die zum Antrieb des Meereismodells verwendeten EZMW-Analysen erfassen die
Zugbahnen von sechs der sieben Framstralenzyklonen realitdtsnah. Allerdings betragen
die Windgeschwindigkeiten im Kernbereich der Zyklonen hiufig weniger als 50 % der
beobachteten Werte. Mit der zu geringen Windstérke sind zu schwache horizontale
Gradienten der Lufttemperatur verkniipft. Die Beobachtungen zeigen auf der warmen
Seite der Zyklonen haufig um mehr als 5 K hohere Lufttemperaturen und auf der kalten
Seite um mehr als 5K niedrigere Temperaturen als die Analysen. Diese Abweichun-
gen wirken sich entsprechend auf die im Eismodell simulierte Oberflachentemperatur aus.

Die Verschiebung des Eisrandes wird insgesamt realitdtsnah simuliert. Entsprechend
zur beobachteten Bildung von ,,Grease Ice“ im Eisrandbereich zeigen die Modellstudien
auf der Riickseite der Zyklonen grofiere Gebiete mit einem Eisbedeckungsgrad von
0 bis 20 %. Die beobachteten Maander des Eisrandes werden zwar nicht realitéitsnah
simuliert, jedoch zeigen auch die Modellexperimente eine leichte , Verwirbelung® des
Eisrandes aufgrund der Windscherung.

Die beobachtete Abnahme des Eisbedeckungsgrades wéahrend aller Zyklonenepisoden
wird nur im Falle der Zyklone vom 18. und 19. April 1999 und des Troges am 6. und
7. Mérz 2002 simuliert. In diesen beiden Fiéllen ist die Ozeanstrémung divergent und
stellt somit die Hauptursache fiir die simulierte Abnahme des Eisbedeckungsgrades dar.
In den anderen Féllen, in denen die vorgegebene Ozeanstromung aus der MPI-OM-
Simulation in der Framstrafle schwach oder nahezu divergenzfrei ist, wird keine ent-
sprechende Abnahme des Eisbedeckungsgrades simuliert. Eine beachtliche Korrelation
zwischen der Windstérke und der Anderung des Eisbedeckungsgrades in den beiden Un-
tersuchungsmonaten besagt, dass der Eisbedeckungsgrad bei hoher Windgeschwindigkeit
abnimmt und bei niedriger Windgeschwindigkeit zunimmt. Dies ist ein Indiz dafiir, dass
bei hoher Windgeschwindigkeit die Eisdrift in der Realitdt inhomogener wird, und klein-
skalige Scherkrifte eine Abnahme des Eisbedeckungsgrades verursachen. Dieser Effekt
wird in der Simulation durch eine zu gleichméafige Eisdrift unterdriickt bzw. reduziert.
Der Anderung des Eisbedeckungsgrades wird deswegen soviel Beachtung geschenkt, weil
die internen Kréafte im Eisfeld vom Eisbedeckungsgrad abhédngen. Eine Abnahme des
Eisbedeckungsgrades fithrt somit zu einer Anderung der Eisdriftrichtung und zu einer
Erhohung der Driftgeschwindigkeit.



Kapitel 7

Fallstudien mit synthetischer
Zyklone

Kapitel 6 hat gezeigt, dass die beobachteten Framstralenzyklonen Lage und Form
des Eisrandes verdndern und insbesondere zu einer verbreiteten Abnahme des Eisbe-
deckungsgrades fiihren. Diese Abnahme wurde in den Modellexperimenten jedoch nur
ansatzweise simuliert. Zur Analyse des prinzipiellen Einflusses einer Framstraffenzyklone
auf die Eiseigenschaften werden in diesem Kapitel Modellexperimente mit einer syn-
thetischen Zyklone durchgefiihrt. Zunéchst wird in den Fallstudien nur das Windfeld
modifiziert, so dass alle Anderungen ausschlieBlich auf den direkten Windeinfluss zuriick-
zufiihren sind. Um die Bedeutung der Lage der Zugbahnen zu untersuchen, werden Simu-
lationen mit sechs verschiedenen Zyklonenzugbahnen durch die Framstrae (Einteilung
nach Affeld, 2003) durchgefiihrt. Ferner wird der Einfluss der Zyklonenwindstérke und
des Zyklonenradius bestimmt. Schliefllich werden Simulationen vorgestellt, in denen ne-
ben dem Windfeld auch die Ozeanstromung im Zyklonengebiet modifiziert wird.

7.1 Bestimmung einer reprisentativen
Framstraflenzyklone

Wie sieht das Windfeld einer typischen Framstraflenzyklone aus? Zur Bestimmung des
Windfeldes wird auf die 22-jéhrige Zyklonenstatistik von Affeld (2003) zurtickgegriffen.
Diese basiert auf 6-stiindlichen EZMW-Analysen mit einer horizontalen Auflésung von
1.125° (T106). In den 22 Jahren treten knapp 1200 Zyklonen mit einer Lebensdauer von
mindestens sechs Stunden in der Framstrafle auf. Von diesen Zyklonen werden fiinf nach
folgenden Kriterien ausgewéhlt:

1. Das Zeitfenster wird auf die Spatwintermonate Mérz und April (die Monate der
Feldexperimente FRAMZY 1999 und FRAMZY 2002) beschrénkt.

2. Das Zentrum der Zyklone muss nahe der Mitte der Framstrafie bei etwa 79° N und
0° O liegen, damit das Zyklonenwindfeld nicht durch die Orographie von Grénland
und Spitzbergen beeinflusst wird.

3. Es darf zum jeweiligen Zeitpunkt keine weitere Zyklone das Windfeld in der Fram-
strafle storen.

109
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Die fiinf ausgesuchten Zyklonen aus fiinf verschiedenen Jahren zeigen die Abbil-
dungen 7.1a bis 7.1e. Dargestellt sind die Isobaren, die Windvektoren und farblich
gekennzeichnet die Divergenz des Windes von fiinf Gitterzellen in meridionaler und 21
Gitterzellen in zonaler Richtung. Dies entspricht etwa einem Gebiet von 550 km x 550 km.
Die Positionen der Zyklonen sind so verschoben worden, dass die Gitterzelle bei 79° N
und 0° O den minimalen Bodendruck aufweist, d. h. dass dort das Zentrum der Zyklone
liegt. In keinem der fiinf ausgewéhlten Félle iiberschreitet die Verschiebung die Distanz
von 120km. Die ausgewéhlten Zyklonen unterscheiden sich bzgl. des Druckgradienten
und demzufolge der Windstéarke. Alle Fille aus den EZMW-Analysen zeigen jedoch
grofitenteils einen konvergenten 10 m-Wind. Gitterzellen mit divergentem Wind treten
nur am sidwestlichen (Abbildung 7.1d) und siidostlichen (Abbildungen 7.1¢ und
7.1e) Rand auf. Diese fiinf Falle werden zu einer ,repréisentativen® Zyklone gemittelt

(Abbildung 7.1f).

Das Windfeld der gemittelten Zyklone wird nach Cressman (1959) auf das Gitter
des hier verwendeten Meereismodells mit einer horizontalen Auflésung von 9km
transformiert (Abbildung 7.2). Fiir die Anwendung im Meereismodell muss ein Problem
an den Réandern des Windfeldes gelost werden. Hier treten die grofiten Windgeschwin-
digkeiten auf, so dass ohne weitere Maflinahmen ein enormer Windsprung zwischen
der letzten modifizierten und ersten nicht modifizierten Gitterzelle existieren wiirde.
Dieser Windsprung wiirde ein unrealistisches und die Eisdrift stark verédnderndes
Divergenzextremum erzeugen. Aus diesem Grund ist es notwendig, die Stérke des
Windes an den Réndern langsam abnehmen zu lassen. Im Kernbereich der Zyklone
wird das Windfeld verdoppelt, weil die Fallstudien der beobachteten Zyklonen eine
Unterschiatzung des Windes in den EZMW-Analysen von diesem Ausmafl gezeigt
haben (Kapitel 6). Die verwendete Gewichtungsfunktion zeigt Abbildung 7.2 unten.
Der Gewichtungsfaktor betrdgt vom Kern der Zyklone aus radial nach auflen gehend
fiir die ersten 100km 200 %. Mit steigendem Abstand vom Kern nimmt dieser Faktor
linear ab und erreicht 0% bei 460km. Die Auswirkungen der Gewichtungsfunktion
veranschaulicht Abbildung 7.2 oben.

Die Verwendung der Gewichtungsfunktion hat Einfluss auf das Divergenzverhalten. Das
Flachenmittel des Windfeldes muss divergenzfrei sein, da der Wind am Rand gegen Null
tendiert. Da sich das Zentrum der Zyklone durch einen konvergenten Wind auszeichnet,
miissen die Randbereiche eine divergente Windstrémung aufweisen. Die Farbgebung in
Abbildung 7.2 oben kennzeichnet Stéirke und Vorzeichen der Divergenz. Als letzte Maf-
nahme wird der rdumliche Mittelwert beider Windkomponenten an allen Gitterzellen
abgezogen. Auf diese Weise wird eine Framstraflenzyklone generiert, die im Folgenden
als ,,synthetische* Zyklone bezeichnet wird.
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a) 23 April 1982 06 UTC b) 23 April 1984 06 UTC
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Abbildung 7.1: Das Bodendruckfeld (Isobaren [hPa]) und das 10 m-Windfeld (rote Pfeile [ms~1]) sowie
die Divergenz des Windes (Farbgebung [10~%s71]) von fiinf ausgewihlten Framstrafienzyklonen (a bis
e). Unten rechts (f) ist die aus den fiinf Fillen bestimmte mittlere Zyklone dargestellt. Datenbasis sind
EZMW-Analysen (T106).
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Abbildung 7.2: Transformation und Modifikation zur Generierung der ,synthetischen“ Framstraflenzy-
klone. Im oberen Teil der Abbildung kennzeichnen die weilen Pfeile den Wind aus den EZMW-Analysen
[ms~1], die schwarzen Pfeile den resultierenden Wind auf dem Eismodellgitter (Jede dritte Gitterfliiche
ist dargestellt) und die Farbgebung die Divergenz des resultierenden Windes [10~%s7!]. Die Gewich-
tungsfunktion zur Modifikation des Windfeldes in Abhingigkeit vom Abstand zum Kern der Zyklone
wird im unteren Teil der Abbildung gezeigt.
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7.2 Einfluss verschiedener Zugbahnen
auf das Meereis

Affeld (2003) hat auf der Basis eines 22-jihrigen arktisweiten Zyklonendatensatzes
sechs Hauptzugbahnen durch die Framstrafle ermittelt und deren Einfluss auf den
Eistransport bestimmt. Der Verlauf der Zugbahnen wird in Abbildung 7.3 skizziert.
Alle sechs Zugbahnen werden mit der in Abschnitt 7.1 bestimmten synthetischen
Framstraflenzyklone im Meereismodell simuliert. Die Zugbahnen I, IT und III verlaufen
von Stidwesten nach Nordosten durch die Framstrafle, die Zugbahn IV von Westen nach
Osten und die Zugbahnen V und VI von Siiden nach Norden.
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Abbildung 7.3: Die sechs untersuchten Zyklonenzugbahnen durch die Framstraie (Einteilung anch Af-
feld, 2003). Das Rechteck kennzeichnet das Gebiet der Framstrafie. Hellgrau unterlegt ist der simulierte
Eisbedeckungsgrad (A > 0.75) fiir den 7. Mérz 2002.

Zunéchst wird ein Vergleichslauf fiir die Modellexperimente mit synthetischer Zyklone
durchgefiihrt. Dabei werden die Monatsmittel des Eisbedeckungsgrades, der Eisdicke
und der Eisdrift des Referenzexperimentes im Méarz 2002 als Startfelder benutzt. Als
Antrieb werden wie im Experiment M02-6 (Tabelle 5.12) Monatsmittel aller Grofien
— Wind, Lufttemperatur, Luftfeuchte, Wolkenbedeckungsgrad, Ozeanstromung und
Ozeanoberflachenauslenkung — verwendet. Die Simulationsdauer betrégt fiinf Tage.

In den Modellexperimenten mit synthetischer Zyklone wird zum Monatsmittel des
Windes aus den EZWM-Analysen das in Abschnitt 7.1 bestimmte Zyklonenwindfeld
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addiert. Nach einem Vorlauf von einem Tag legt die Zyklone die vorgegebene Zugbahn
(Abbildung 7.3) in drei Tagen zuriick. Die konstante Zugbahngeschwindigkeit wird
so gewahlt, dass die Aufenthaltsdauer der Zyklone in der Framstrafle einen Tag
betrégt, einer nach Affeld (2003) typischen Verweildauer. Die Abbildungen 7.4a bis
7.4d zeigen momentane Felder des Windes und der Eisdrift zum Zeitpunkt ¢ = 60h
(zentrale Position der Zyklone in der Framstrafie) fiir die Zugbahnen I und II. Im
ersten Fall (Abbildung 7.4a) befindet sich das Zentrum der Zyklone bei 80°N an der
Ostkiiste Gronlands. Der mittlere Nordwind wird vom Zyklonenwindfeld iiberlagert.
Dadurch wird die Eisdrift in der Framstrafle reduziert und ist stidlich des Zyklonenkerns
divergent (Abbildung 7.4b). Im zweiten Fall (Abbildung 7.4¢) liegt das Zentrum der
Zyklone in der ostlichen Framstrafie bei 3° O und 80° N. Die Eisdrift, die wie der Wind
konvergent im Zentrum und divergent am Rande der Zyklone ist, wird durch die Zyklone
beschleunigt (Abbildung 7.4 d).

a) Wind (I) b) Ice Drift (I) ¢) Wind (II) d) Ice Drift (II)
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Abbildung 7.4: Momentane Felder des Windes [ms™!] und der Eisdrift [cms™!] in den Experimenten
mit synthetischer Zyklone fiir die Zugbahnen I (a, b) und II (¢, d) zum Zeitpunkt ¢ = 60h (zentrale
Position der Zyklone in der Framstrafe). Farblich unterlegt ist die Divergenz [1076s71].

Es mag zunéchst verwundern, warum das Eismodell nicht ausschliellich mit dem Zyklo-
nenwindfeld, also ohne mittlere Felder, angetrieben wird. Ein solches Vorgehen wiirde
zu erheblichen, unrealistischen Verédnderungen des Eisbedeckungsgrades, insbesondere
des Eisrandes fithren. Der Eisrand der Framstrafle befindet sich in einem dynamisch-
thermodynamischen Gleichgewichtszustand, der von Eisadvektion, nordwértigem
ozeanischen Wéarmetransport und atmosphérischer Oberflachenabkiihlung bestimmt
wird (Hibler und Zhang, 1994). Dieses Gleichgewicht wiirde empfindlich gestort, liee
man das mittlere Windfeld weg.

Zur Analyse des Einflusses auf die Eiseigenschaften werden im folgenden Differenzen-
felder — Zyklonenlauf minus Vergleichslauf — betrachtet. Der Vergleichslauf ist nicht
stationér, aber die zeitliche Anderung der Meereiseigenschaften ist im Gegensatz zum
Zyklonenexperiment gering, so dass die gezeigten Differenzen zum grofiten Teil der
zeitlichen Anderung im Zyklonenexperiment entsprechen. Die Abbildung 7.5 zeigt
beispielhaft die zeitliche Entwicklung fiir Zugbahn II.
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Abbildung 7.5: Zeitliche Entwicklung des Experimentes mit synthetischer Zyklone, die auf Zugbahn
IT durch die FramstriBe zieht. Zyklonenlauf minus Vergleichslauf: Wind (EZMW) [ms~!] und seine
Divergenz [107s71] (1. Spalte), simulierte Eisdrift [cms~!] und ihre Divergenz [10~%s71] (2. Spalte),
simulierter Eisbedeckungsgrad A [%] (3. Spalte) und simulierte Eisdicke h [cm] (4. Spalte).
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36 h nach Beginn der Simulation und damit 12h nach Eintritt der Zyklone ins Simula-
tionsgebiet, ist die Eisdrift nordlich des Kerns konvergent (Abbildung 7.5b), wodurch
der Eisbedeckungsgrad um bis zu 2% zunimmt (Abbildung 7.5¢), die Eisdicke aber
groftenteils abnimmt (Abbildung 7.5d), da diinneres Eis vom Eisrand in Richtung
gronléndischer Kiiste transportiert wird. Nach einer Simulationsdauer von 60 h befindet
sich die Zyklone im Zentrum der FramstraBle (Abbildung 7.5¢). Die Eisdriftgeschwin-
digkeit nimmt gegeniiber dem Vergleichslauf um bis zu 30 cms™ zu (Abbildung 7.5f).
Im nordlichen Teil der Framstrafie bewirkt die durch die Zyklone verursachte Eis-
driftdinderung aufgrund ihrer Divergenz eine leichte Abnahme von A, im siidlichen Teil
aufgrund ihrer Konvergenz eine Zunahme um bis zu 2% (Abbildung 7.5g). Nach 84h
hat die Zyklone die Framstrafle verlassen und befindet sich nordostlich von Spitzbergen
(Abbildung 7.51). Die Abbildung 7.6 zeigt den Einfluss auf den Eisbedeckungsgrad fiir
alle sechs Zugbahnen zu diesem Zeitpunkt.

Die dargestellten Verédnderungen des Eisbedeckungsgrades A lassen sich im Wesentli-
chen mit zwei Einflussfaktoren erkléren: die Divergenz des Windes und der horizontale
Gradient des Eisbedeckungsgrades. Ein divergenter Wind bewirkt in den Simulationen
eine divergente Fisdrift und ein konvergenter Wind eine konvergente Eisdrift, wie z. B.
die Abbildungen 7.5e und 7.5f gezeigt haben. Eine divergente Eisdrift fithrt zu einer
Abnahme des Eisbedeckungsgrades, eine konvergente zu einer Zunahme. Da im Kern
der synthetischen Zyklone der Wind konvergent ist und am Rande divergent, bewirkt
die Zyklone entlang des Zentrums ihrer Bahn eine Zunahme von A und weiter auflen
eine Abnahme. Dies zeigen die Ergebnisse fiir die Zugbahnen I (Abbildung 7.6a), 11
(Abbildung 7.6b) und IV (Abbildung 7.6d). Bei den anderen Bahnen ist der zweite
Einflussfaktor dominant. Die starke Abnahme von A in der nordlichen Framstrafie bei
Zugbahn VI (Abbildung 7.6f) kommt dadurch zustande, dass dort das Eis unter dem
Einfluss der Zyklone von Siiden nach Norden driftet, also von der Nordkiiste Spitzbergen
aus weg. Der gegenliaufige Effekt wird fiir Zugbahn III beobachtet (Abbildung 7.6 c).
Hier erhoht sich A im gesamten Eisrandbereich der Framstrafie aufgrund der abeisigen
Stromung.

In den Experimenten wird also grundsatzlich der Eisbedeckungsgrad entlang des Zen-
trums der Zyklonenzugbahn erhcht. Dabei ist der Einfluss der Land-See-Verteilung und
der Lage des Eisrandes relativ zur Zyklonenzugbahn erheblich. Die bei den Fallstudien
fiir die beobachteten Zyklonen (Kapitel 6) festgestellte Abnahme von A kann in den
Zyklonenexperimenten nicht zufriedenstellend simuliert werden. Prinzipiell wird A auch
durch eine Scherung der Eisdrift reduziert. Dieser Effekt spielt in den Zyklonenexperi-
menten jedoch eine untergeordnete Rolle.
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Abbildung 7.6: Zyklonenlauf minus Vergleichslauf bzgl. des Eisbedeckungsgrades A [%] fiir alle sechs
Zugbahnen zum Zeitpunkt ¢ = 84 h. Das Kreuz markiert die aktuelle Zyklonenposition, die schwarze
Linie die zuriickgelegte Zugbahn.
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7.3 Abhéingigkeit von Zyklonenradius,
Zyklonenstirke und Ozeanstromung

Zur Untersuchung, inwieweit die Ergebnisse von der getroffenen Wahl der Zyklo-
nenexperimente abhéngen, werden weitere Experimente durchgefiihrt, in denen der
Zyklonenradius, die Zyklonenwindstéirke und die Ozeanstrémung variiert werden. Die
Abbildungen 7.7 bis 7.9 zeigen beispielhaft die Ergebnisse fiir Zugbahn II.

Wind Ice Drift A [%] h [cm]
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Abbildung 7.7: Experimente mit verdoppeltem (obere Reihe) und halbiertem Zyklonenradius (untere
Reihe) fiir Zugbahn II. Zyklonenlauf minus Vergleichslauf zum Zeitpunkt ¢ = 84h: Wind (EZMW)
[ms~!] und seine Divergenz [10-¢s~1] (1. Spalte), simulierte Eisdrift [cms~!] und ihre Divergenz
[1076s71] (2. Spalte), simulierter Eisbedeckungsgrad A [%] (3. Spalte) und simulierte Eisdicke A [cm]
(4. Spalte).

Eine Verdoppelung des Zyklonenradius von 460 km auf 920 km fiihrt zu einem Anstieg
der Eisdriftgeschwindigkeit (Abbildung 7.7b). Die Anderung des Eisbedeckungsgrades
(Abbildung 7.7 c¢) umfasst ein groferes Gebiet, wobei sich das Muster nur geringfiigig
dndert. Deutlich groBere Amplituden treten bzgl. der Anderung der Eisdicke auf.
Eine Zyklone mit halbiertem Radius von 230km hat trotz der dadurch bedingten
Verdoppelung des horizontalen Windgradienten (Windstérke bleibt unverdndert) wenig
Einfluss auf die Eiseigenschaften (Abbildungen 7.7e bis 7.7h). Die Bedeutung der
Zyklone fiir das Meereis steigt also mit zunehmenden Radius.
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Die Experimente mit verdoppelter bzw. halbierter Zyklonenwindstéirke (Abbildung 7.8)
zeigen, dass die Auswirkungen nahezu linear zur Windstérke sind. Ein doppelt so
starker Wind fiihrt in etwa zu einer Verdoppelung der Eisdrift und der Amplituden der
Anderung von Eisbedeckungsgrad und Eisdicke.

Wind Ice Drift A [%] h [cm]
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Abbildung 7.8: Wie Abbildung 7.7, aber mit verdoppelter (obere Reihe) und halbierter (untere Reihe)
Zyklonenwindstérke.

Ein deutlich anderes Ergebnis ergibt sich, wenn auch die Ozeanstréomung variiert wird.
Die Modifikation der Ozeanstrémung erfolgt iiber eine einfache Parameterisierung auf
Grundlage des Vergleiches der Ozeanstromung in 6 m Tiefe (MPI-OM) und des 10 m-
Windes (EZWM):

ﬁwat,cyc = R90° 0.02 ﬁwin,cyc (71)
mit:

Uin,cyc:  LZyklonenwind,

Uwat,cyc:  Ozeanstromung (Modifikationsterm durch Zyklone),
ey

Rggo: Drehmatrix: Rotation um 90° im Uhrzeigersinn.

Die so modifizierte Ozeanstromung ist vom Kern des Tiefdruckgebietes fast radial nach
auBen gerichtet und somit stark divergent im Zentrum und konvergent am Rande der
Zyklone (Abbildung 7.9b). Die Eisdrift wird durch die Ozeanstromung um mehr als
10° im Uhrzeigersinn gedreht und beschleunigt (Abbildung 7.9 ¢). Das Divergenzmuster
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der Eisdrift wird durch den Ozean dominiert: Divergenz im Zentrum und Konvergenz
am Rande der Zyklone. Durch die divergente Eisdrift im Kerngebiet der Zyklone
nimmt dort auch der Eisbedeckungsgrad ab (Abbildung 7.9d). Durch die Uberlagerung
der Divergenz der Eisdrift und dem Landeinfluss betrdgt die Abnahme noérdlich von
Spitzbergen verbreitet mehr als 5%. In der siidlichen Framstrafie wird die festgestellte
Zunahme des Eisbedeckungsgrades beim Modellexperiment ohne modifizierte Ozean-
stromung (Abbildung 7.6 b) groBitenteils ausgeglichen, so dass hier die Differenzen zum
Vergleichslauf gering sind.
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Abbildung 7.9: Experimente fiir Zugbahn II, in denen neben dem Windfeld auch die Ozeanstromung
modifiziert wird: Drehung gegeniiber dem Wind im Uhrzeigersinn um 90° (obere Reihe) und 45° (untere
Reihe). Zyklonenlauf minus Vergleichslauf zum Zeitpunkt ¢t = 84h: Wind (EZMW) [ms~?!] und seine
Divergenz [10~%s~1] (1. Spalte), Ozeanstrémung [cms~!] und ihre Divergenz [10-¢s~!] (2. Spalte),
simulierte Eisdrift [cms~!] und ihre Divergenz [10~¢s~!] (3. Spalte) und simulierter Eisbedeckungsgrad
A [%] (4. Spalte).

Da Zweifel an dem Drehwinkel zwischen Wind und Ozeanstromung von 90° bestehen
(Kapitel 5), wird in einem weiteren Experiment nur eine Drehung um 45° im Uhrzeiger-
sinn durchgefiihrt. Das Divergenzmuster der Ozeanstromung bleibt unveréndert, jedoch
reduzieren sich die Betrdge der Divergenz (Abbildung 7.9f). Das Eis driftet in diesem
Fall um etwa 40 % schneller (Impulsfliisse durch Wind und Ozeanstrémung iiberlagern
sich), wobei das Divergenzmuster fast unverandert bleibt (Abbildung 7.9 g). Der Einfluss
auf den Eisbedeckungsgrad unterscheidet sich kaum von dem des Experimentes mit um
90° gedrehter Ozeanstrémung.
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7.4 Zusammenfassende Bewertung

Die durchgefithrten Modellexperimente mit synthetischer Zyklone zeigen, dass ohne
modifizierte Ozeanstromung bei einem divergenten Wind die Eisdrift divergent und bei
einem konvergenten Wind konvergent wird. Der konvergente Wind im Kernbereich der
Zyklone bewirkt eine Zunahme des Eisbedeckungsgrades. Dieser Effekt wird iiberlagert
durch den FEinfluss des horizontalen Gradienten des Eisbedeckungsgrades. Bei einer
Eisdrift, die von den Landgebieten Gronlands und Spitzbergens oder vom FKEisrand
weggerichtet ist, kommt es zu einer beachtlichen Abnahme des Eisbedeckungsgrades.
Der Einfluss der Zyklone auf das Meereis verstéarkt sich mit zunehmender Groflie und
Windstérke. Die in den Fallstudien fiir die beobachteten Zyklonen festgestellte Abnah-
me des Eisbedeckungsgrades kann nur dann simuliert werden, wenn eine divergente
Ozeanstromung im Kerngebiet der Zyklone vorgegeben wird. Prinzipiell wird der
Eisbedeckungsgrad auch durch eine Scherung der Eisdrift reduziert. Dieser Effekt spielt
in den Zyklonenmodellexperimenten jedoch eine untergeordnete Rolle.

Der Einfluss des Windes auf die Eisdrift wird in Studien auf Basis von Eisdriftbojenmes-
sungen héufig mit einem sogenannten Windfaktor (Verhéltnis windinduzierte Eisdrift /
Wind) quantifiziert (Briimmer et al, 2003; Thorndike und Colony, 1982; Uotila, 2001;
Vihma et al., 1996). Eine interpretierbare Erhohung des Windfaktors nach Zyklonen-
durchgang kann in den Modellstudien dieser Arbeit jedoch nicht festgestellt werden.



Kapitel 8

Eistransport durch die Framstrafle

Zeitreihen des simulierten Eistransportes durch die Framstrafie werden in Abschnitt 8.1
dargestellt. Dabei wird der Eistransport iiber vier Schnittlinien, die bei 81°N, 79° N,
77°N und 75° N liegen, integriert. Zum Vergleich wird aus der Druckdifferenz Ap zwi-
schen 80° N /10°W und 73°N /20° O der Eistransport M folgendermaflen berechnet:

M = (0.0073 - Ap + 0.059) Sv, (8.1)
mit:

Ap: Druckdifferenz in hPa.

Diese Formel hat Vinje (2001) mittels einer Regression zwischen gemessener Eisdrift und
analysierter Druckdifferenz empirisch bestimmt und damit den monatlichen Eistransport
fiir 79° N {iber 50 Jahre abgeschétzt. Die Druckdifferenz wird hier aus EZMW-Analysen
mit 6-stiindlicher Auflosung berechnet.

Im Abschnitt 8.2 wird untersucht, wie stark die Simulationsergebnisse des Eistransportes
von den Antriebsdaten und von internen Modellparametern abhéngen. Im Abschnitt 8.3
wird der Einfluss auf den Eistransport der auf sechs verschiedenen Bahnen durch die
Framstrafle ziehenden synthetischen Zyklone aus Kapitel 7 analysiert.

8.1 Volumeneistransport im Referenzexperiment

Die Zeitreihen des iiber vier Schnittlinien integrierten Eistransportes werden in Ab-
bildung 8.1 mit stiindlicher Auflésung fiir April 1999 und Mérz 2002 gezeigt. Positive
Werte bedeuten Eistransport nach Siiden, also Eisexport aus der Arktis. Es handelt sich
um Ergebnisse des Referenzexperimentes. Zum Vergleich wird der nach Gleichung 8.1
bestimmte Eistransport mit 6-stiindlicher Auflésung gezeigt.

Der zeitliche Verlauf des Eistransportes weist eine hohe Variabilitdt auf, die eng mit
den synoptischen Ereignissen verkniipft ist. Im April 1999 gibt es drei Minima des
Eistransportes an allen Schnittlinien. Am 1. April sorgt ein Tief iiber dem Nordpol
fiir Siidwind und damit fiir Eistransport nach Norden. Am 14. und 15. April steht
die Framstrale unter dem FEinfluss eines Hochdruckgebietes, so dass das Eis in der
Simulation fast keine Drift zeigt. Am 21. April liegt ein Trog in der Framstrafe, der sich
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Abbildung 8.1: Simulierter Volumeneistransport [10~2 Sv] durch die Framstrae im April 1999 (oben)
und Mérz 2002 (unten). Neben den Ergebnissen des Referenzexperimentes ist der nach Vinje (2001) aus

einer Druckdifferenz bestimmte Eistransport angegeben (siehe Gleichung 8.1). Die Zahlen kennzeichnen
das Auftreten beobachteter Framstraflenzyklonen.



124 KAPITEL 8. EISTRANSPORT DURCH DIE FRAMSTRASSE

von der zuvor durch die Framstrafle gezogenen synoptisch-skaligen Zyklone abgespalten
hat und fiir eine schwache Drift aus Siidwesten sorgt. Der maximale Eistransport
an allen Schnittlinien findet vom 9. bis 12. April bei einem arktischen Hoch und am
17. April vor dem Eintritt der synoptisch-skaligen Zyklone in die Framstrafle statt.

Im Miérz 2002 ist die Variabilitdt des Eistransportes hoher als im April 1999. Bzgl.
der 81°N-Linie reichen die Werte von —9 - 1072Sv — also einem Transport nach
Norden — bis zu 32 - 1072 Sv. Die Zeiten, in denen Framstrafienzyklonen auftreten,
stellen lokale Minima des Eistransportes dar. Dies gilt nicht fiir die Félle 4 und 5 in
Abbildung 8.1 unten. Beide Zyklonen hielten sich jedoch zum eingetragenen Zeitpunkt
im Siidosten der Framstrafe iiber eisfreiem Ozean auf (Kapitel 6). Unmittelbar nach den
Zyklonenereignissen sind Maxima des Eistransportes festzustellen. Dieses Ergebnis darf
nur bedingt als Bestétigung der These von Briimmer und Hoeber (1999) interpretiert
werden, nach der Zyklonen das Eis aufbrechen und das aufgebrochene Eis schneller
durch die Framstrale driftet. Die von Satellitenmessungen festgestellte Abnahme des
Eisbedeckungsgrades bei Zyklonendurchgang wird ndmlich nur ansatzweise simuliert
(Kapitel 6). Hier sind der relativ starke Nordwind und ein vorausgegangenes Aufstauen
von Meereis fiir die Anstiege verantwortlich. Die Zeitreihen vermitteln insgesamt den
Eindruck, dass Framstraflenzyklonen den ,normalen“ Eistransport unterbrechen.

Der aus der Druckdifferenz nach Vinje (2001) bestimmte Eistransport betrigt im Mittel
fiir beide Untersuchungsmonate 14 - 1072 Sv. Dieser Wert ist hoher als das Jahresmittel
von 9-1072Sv (Abschnitt 1.1), aber durchschnittlich fiir die Monate Mirz und April, in
denen der Eistransport das Maximum des mittleren Jahresganges besitzt (Vinje, 2001).
Diese Werte, die den Eistransport bei 79° N représentieren, sind deutlich hoher als die
Monatsmittel des Referenzexperimentes. Auf die Mittelwerte und die Abhéngigkeit des
modellierten Eistransportes von externen und internen Parametern wird im folgenden
Abschnitt ndher eingegangen. Zunichst steht die zeitliche Variabilitdt im Mittelpunkt.
Die signifikante Korrelation (1 %-Signifikanzniveau) zwischen aus der Druckdifferenz
berechnetem Eistransport und 79° N- sowie 77° N-Eistransport (Korrelationskoeffizient
r ~ 0.5) zeigt, dass auch auf einer Zeitskala von Stunden ein Teil der Variabilitéit
des Eistransportes durch den Druckgradienten in der Framstrafle erklart wird. Dieser
Druckgradient beschreibt die grofirdumige Wetterlage. Zusétzlich wird der Eistransport
durch mesoskalige Phdnomene, zu denen einige der beobachteten Framstrafienzyklonen
zu zéhlen sind, beeinflusst. Der aus der Druckdifferenz bestimmte Eistransport weist
wie der simulierte Eistransport Minima bei Zyklonendurchgang auf. Die Minima des
Eistransportes werden also kaum durch den lokalen Effekt der Zyklonen, sondern
primér durch die groffirdiumige Druckverteilung, in die die Zyklonen eingebunden sind,
verursacht.

Es fallt auf, dass sich der Eistransport zwischen den vier Schnittlinien erheblich unter-
scheidet. Im Monatsmittel erreichen im April 1999 von den 8.2 - 1072 Sv, die bei 81°N
nach Siiden transportiert werden, nur 2.5-1072 Sv die Schnittlinie bei 75° N und im Mirz
2002 von 10.5 - 1072Sv nur 5.0 - 1072Sv. Was mit dem Meereis dazwischen geschieht,
beantwortet Abbildung 8.2. Hier werden fiir das Gebiet zwischen 75° N und 81° N die
Anderungsrate des Eisvolumens und die beiden Ursachen — der Nettoeistransport und
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Abbildung 8.2: Anderungsrate des Eisvolumens dh [1072 Sv] im FramstraBiengebiet zwischen 75° N und
81°N im April 1999 (oben) und Mirz 2002 (unten). Zusitzlich sind die Anderungsrate durch den

Nettotransport dhgy, [1072 Sv] und die Gefrierrate dhpermodyn [1072 Sv] angegeben.
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die Gefrierrate — im April 1999 (oben) und Mérz 2002 (unten) gezeigt.

Der Eistransport sorgt im Mittel in beiden Monaten fiir eine Zunahme des Eisvolumens,
die einem Nettotransport von 4.2 bzw. 4.4 - 1072 Sv entspricht. Der restliche Uberschuss
durch die Konvergenz des Eistransportes von 1.1 - 1072 Sv schmilzt in dem Gebiet. Die
Zeitreihen fiir April 1999 zeigen, dass sich in der ersten und letzten Woche das Eisvolumen
aufgrund des Transportes erhoht, wéihrend es in den mittleren zwei Wochen nahezu
konstant bleibt. Die mittlere Gefrierrate ist fast durchgéngig negativ, zeigt einen starken
Tagesgang, ist aber ansonsten recht konstant. Der Mérz 2002 ist variabler. Nach den
Zyklonenepisoden wird der Framstrafie am meisten Meereis zugefiihrt. Gleichzeitig wird
aber auch am meisten Eis geschmolzen. Dies hdngt mit der Driftrichtung des Meereises
zusammen. Wenn die Zyklone im Norden der Framstrafe liegt, kommt der Wind siidlich
vom Zentrum aus Westen und damit dehnt sich das FEisgebiet nach Osten aus. Diese
Ausdehnung konnte fiir alle realen Zyklonenfille in der Beobachtung und im Modell
im Kapitel 6 gezeigt werden (Abbildung 6.2). Auf diese Weise bewirken Zyklonen, dass
Meereis in Gebiete mit relativ warmem Wasser gelangt und somit mehr Eis geschmolzen
wird. So kann weniger Meereis Richtung Siiden transportiert werden.

8.2 Abhingigkeit von Antriebsdaten
und Modellparametern

Die bisher gezeigten Simulationsergebnisse stammen aus dem Referenzexperiment. Um
zu untersuchen, wie stark die Simulation des FEistransportes von den Antriebsdaten
und internen Modellparametern abhéngt, werden im folgenden Ergebnisse ausgewéhlter
Sensitivitdtsexperimente aus Kapitel 5 gezeigt. In Abbildung 8.3 oben sind fiir April
1999 und Mérz 2002 jeweils sieben Zeitreihen des Eistransportes durch die Schnittlinie
bei 79° N zu sehen. Die Abweichung zum Referenzexperiment ist in der unteren Hélfte
der Abbildung 8.3 dargestellt.

Der Vergleich macht deutlich, dass sich die zeitliche Variabilitit des Eistransportes zwi-
schen den verschiedenen Simulationen kaum unterscheidet, jedoch erhebliche Differenzen
der Mittelwerte auftreten. In den Modellexperimenten 199-10 und 102-10, in denen der
Eisbedeckungsgrad im gesamten Modellgebiet alle 10 Minuten mit den SSM/I-Daten
abgeglichen wird (Tabellen 5.5 und 5.6), nimmt der mittlere Eistransport gegeniiber
dem Referenzexperiment um 28 % bzw. 35 % ab. Das andere Extrem stellt der um 56 %
bzw. 88 % hohere Eistransport aus den Modellexperimenten 099-2 und 0O02-2, in denen
die Ozeanstromung um 45° entgegen dem Uhrzeigersinn gedreht wurde (Tabellen 5.3
und 5.4), dar.

Wie kommen diese grofien Differenzen des Eistransportes zwischen den verschiedenen
Modellexperimenten zustande? Hierzu muss man auf den in Kapitel 5 gezeigten Einfluss
der in den Sensitivitdtsexperimenten durchgefiithrten Variationen auf die Eisdrift und
den Eisbeckungsgrad zuriickblicken. Die Experimente mit ruhendem Ozean 099-1 und
002-1 zeigen eine Anderung der mittleren Eisdriftrichtung um 12° bzw. 14° entgegen
dem Uhrzeigersinn bei etwa gleichbleibender Eisdriftgeschwindigkeit (Tabellen 5.3 und
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Abbildung 8.3: Volumeneistransport [10~2 Sv] durch die Framstrafie bei 79° N in verschiedenen Modell-
experimenten fiir April 1999 (links oben) und Mérz 2002 (rechts oben). Die Modellexperimente sind
den Tabellen 5.1 bis 5.12 zu entnehmen. In den beiden unteren Abbildungen ist die Differenz zum
Referenzexperiment (Ref) angegeben.

5.4). Die Experimente 199-10 und 102-10 hingegen zeigen eine Anderung der mittleren
Eisdriftrichtung um 12° im Uhrzeigersinn bei etwa gleichbleibender Eisdriftgeschwin-
digkeit (Tabellen 5.5 und 5.6). Dies zeigt, dass die mittlere Richtung der Eisdrift
von groBer Bedeutung fiir den Eistransport ist. Eine Anderung der Driftrichtung im
Uhrzeigersinn bedeutet, dass sich mehr Eis entlang der gronlédndischen Kiiste aufstaut
und somit weniger Eis aus der Arktis exportiert werden kann. Eine Anderung der
Driftrichtung entgegen dem Uhrzeigersinn hat zur Folge, dass mehr Eis aus der Arktis
exportiert, aber auch mehr Eis geschmolzen wird, da Eis in 6stlichere Regionen mit
hoherer Wassertemperatur gelangt.

Da eine Drehung des Windes um 10° (A99-8 und A02-8) nur eine Anderung der mittleren
Driftrichtung von 3° bewirkt (Tabellen 5.1 und 5.2), sind die Auswirkungen auf den
Eistransport bei diesem Experiment gering. Die Verdoppelung des Eishérteparameters
(R99-2 und R02-2) fiihrt ebenfalls nur zu einer leichten Verstarkung des Eistransportes.
Neben der Eisdriftrichtung hat selbstversténdlich auch die Geschwindigkeit der Eisdrift
einen entsprechenden FEinfluss auf den Eistransport, wofiir die Experimente 099-2 und
002-2 ein Beispiel sind.

Die Experimente 199-10 und 102-10 zeigen einen weiteren interessanten Aspekt. Der gerin-
gere Eisbedeckungsgrad fithrt zu einer Reduktion der internen Kréfte, so dass sich mehr
Eis vor der gronldndischen Kiiste aufstaut. Bedenkt man, dass die Framstraflenzyklonen
den Eisbedeckungsgrad in den Beobachtungen weitaus stéirker als in den Simulationen
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reduzieren, so folgt daraus, dass die beobachteten Zyklonen den Eistransport stérker als
in den Simulationen gezeigt abschwéchen wiirden.

8.3 Einfluss einer synthetischen Zyklone

Abbildung 8.4 zeigt den Eistransport der in Kapitel 7 vorgestellten Modellexperimente
mit synthetischer Zyklone, die auf sechs verschiedenen Bahnen durch die Framstrafe
zieht (Tabelle 7.3). Zum Vergleich ist der zeitlich fast konstante Eistransport des
Vergleichlaufs (Monatsmittel fiir die Start- und Antriebsfelder) mit angegeben.
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Abbildung 8.4: Volumeneistransport [10~2 Sv] durch die FramstraBe bei 79° N in den Experimenten mit
synthetischer Zyklone (6 Zugbahnen) und im Vergleichslauf mit zeitlich konstantem Antrieb (Ref). Man
beachte die gegeniiber Abbildung 8.1 erhohte Skala.

Die Zeitreihen zeigen erhebliche Unterschiede zwischen den verschiedenen Zugbahnen.
Zyklonen auf den Bahnen II und III, die also entlang des Eisrandes und iiber dem
eisfreien Ozean von Siidwesten nach Nordosten durch die Framstrale ziehen, bewirken
eine Zunahme des Eistransportes um bis zu 7- 1072 Sv, die Zyklone auf Zugbahn I (glei-
che Zugrichtung, aber weiter westlich) verursacht eine Abnahme um bis zu 5 - 1072 Sv.
Wiéhrend die Zugbahn VI keinen nennenswerten Einfluss auf den Eistransport ausiibt,
kommt es bei Zugbahn IV zunéchst zu einer Abnahme, aber im weiteren Verlauf zu
einer Zunahme, und bei Zugbahn V ist der Einfluss umgekehrt.

Vergleichbare Untersuchungen hat Affeld (2003) auf Grundlage seines erstellten
22-jahrigen Zyklonendatensatzes in Kombination mit Eistransportergebnissen des
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Modells NAOSIM (North Atlantic-Arctic Ocean Sea Ice Model) (Karcher et al., 2003)
durchgefiihrt. Der zeitliche Verlauf des Eistransportes ist mit Ausnahme von Zugbahn
IT &hnlich. Grofle Unterschiede treten bzgl. der Einflussdauer und der Amplitude
der Anderungen auf. Da durch die von Affeld (2003) durchgefiihrte Mittelung iiber
viele Félle die Einflussdauer methodisch bedingt ausgedehnt und die Amplitude
reduziert wird, wird in Tabelle 8.1 der iiber fiinf Tage (60h bevor sich die Zyklone
im Zentrum der Framstrafie befindet bis 60 h danach) integrierte Eistransport verglichen.

Eistransportinderung [1072 Sv] relative
Bahn |  Simulation Affeld Héufigkeit [%]

I -0.8 —12 10
II +0.6 -1 20
I1I +0.4 +3 46
v +0.2 -2 13
\Y -0.3 —14 4

VI +0.1 +4 7

> +0.2 -1 100

Tabelle 8.1: Uber fiinf Tage integrierte Eistransportinderung [10~2 Sv] durch auf sechs verschiedenen
Zugbahnen durch die Framstrafle zichenden Zyklonen in den Modellexperimenten mit synthetischer
Zyklone im Vergleich zu den statistischen Untersuchungen von Affeld (2003).

Der Vergleich zeigt, dass der quantitative Einfluss der durch die Framstrafle ziehenden
Zyklonen auf den Eistransport in den hier durchgefithrten Simulationen um eine
GroBenordnung kleiner als nach der statistischen Auswertung von Affeld (2003) ist.
Dies bedeutet, dass der lokale Windeinfluss der Zyklone auf die Eisdrift (nur der wurde
in den Simulationen untersucht) deutlich geringer als der Einfluss der grofiriumigen
Wetterlage ist (der bei Affeld (2003) mit beriicksichtigt wird). Der Vergleich von
Modellergebnissen mit Beobachtungen hat gezeigt, dass insbesondere die Divergenz
und Scherdeformation der Eisdrift nicht realitdtsnah simuliert wird. Dieses Defizit des
Eismodells kann jedoch nicht die grofien Unterschiede zu Affeld (2003) bewirken, da
die statistischen Ergebnisse von Affeld (2003) auf dem gleichen Typ von Meereismodell
beruhen (NAOSIM North Atlantic-Arctic Ocean Sea Ice Model — Karcher et al., 2003).
Insgesamt bewirken Framstrafenzyklonen durch ihr lokales Windfeld eine leichte
Erhohung des Eistransportes. Der Einfluss der grofirdumigen Druckverteilung, der im
Mittel zu einer leichten Abnahme des Eistransportes beim Aufenthalt von Zyklonen in
der Framstrafle fiithrt, erscheint jedoch dominant.

Die thermodynamische Bilanz fiir das Framstralengebiet von 75°N bis 81°N fillt im
mit Monatsmitteln angetriebenen Vergleichslauf (Abbildung 8.5) im Gegensatz zum
Experiment mit zeitlich variablem Antrieb (Abbildung 8.2) leicht positiv aus, d.h.
es wird mehr Eis gebildet als geschmolzen. Die Zyklonenexperimente zeigen, dass
die durchziehenden FramstraBenzyklonen — abhéngig von der Zugbahn — insgesamt
die Eisschmelze erhohen. Dies wird durch die Erhohung der Driftgeschwindigkeit
und insbesondere durch die Ausdehnung des Eisgebietes in Regionen mit hoherer
Wassertemperatur verursacht. Die Amplituden der Anderung sind allerdings nicht grof.
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Abbildung 8.5: Gefrierrate dhermodyn im FramstraBengebiet zwischen 75° N und 81° N in den Experi-
menten mit synthetischer Zyklone (6 Zugbahnen) und im Vergleichslauf mit zeitlich konstantem Antrieb
(Ref).

Abbildung 8.6 zeigt den Einfluss eines variierten Zyklonenradius (oben), einer variierten
Zyklonenwindstérke (Mitte) und einer mitverdnderten Ozeanstromung (unten) auf den
Eistransport fiir die Zyklonenzugbahnen I und II. Das Ausmaf} der Eistransportédnde-
rung durch eine Zyklone hingt stark von Radius und Windstédrke ab. Der iiber fiinf
Tage integrierte Eistransport fiir Zugbahn II (Abbildung 8.6b) ergibt eine Erhchung
von 0.1 - 1072 Sv bei halbem Radius (230km), von 0.6 - 1072 Sv bei einfachem Radius
(460 km) und von 2.4 - 1072 Sv bei doppeltem Radius (920 km). Die stéirkste momentane
Anderung des Eistransportes — eine Reduktion um 33-1072 Sv — bewirkt die Zyklone mit
doppelter Windstérke bei Zugbahn I (Abbildung 8.6 ¢). Wihrend der durch den Einfluss
der Zyklone mitverinderten Ozeanstromung bei der Abnahme des Eisbedeckungsgrades
eine entscheinde Rolle zukommt (Kapitel 7), ist der Einfluss auf den Eistransport von

geringerer Bedeutung.

8.4 Zusammenfassende Bewertung

Der simulierte Eistransport zeigt eine hohe Variabilitéit auf einer Zeitskala von Stunden
bis Tagen, die in Zusammenhang mit den synoptischen Ereignissen steht. Die Episoden
mit FramstraBenzyklonen stellen lokale Minima des Eistransportes dar. Diese Minima
werden nicht durch die lokale Wirkung des Zyklonenwindfeldes, sondern primér durch
die grofiraumige Druckverteilung verursacht. Nach Zyklonendurchgang ist in den Simula-
tionen ein Anstieg der thermodynamischen Eisschmelze in der Framstrafe festzustellen.
Die Simulationsergebnisse des Eistransportes hédngen sehr stark von der mittleren Drift-
richtung des Meereises ab. Der Einfluss des Windfeldes der synthetischen Zyklonen ist
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um eine Groflenordnung geringer als der von Affeld (2003) statistisch ermittelte Ge-
samteinfluss (grofiraumige Druckverteilung und lokale Effekte).
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Abbildung 8.6: Abhingigkeit des Volumeneistransportes [1072 Sv] durch die Framstrae bei 79° N von
dem Zyklonenradius r (oben), der Zyklonenwindstérke « (Mitte) und einer modifizierten Ozeanstromung
(unten) fiir Zugbahn I (links) und IT (rechts). Ref steht hier fiir den Vergleichslauf mit zeitlich konstantem
Antrieb. Man beachte die gegeniiber Abbildung 8.4 halbierte Skala.



Kapitel 9

Restimee

Das Ziel dieser Arbeit bestand darin, herauszufinden, welchen Einfluss Framstrafien-
zyklonen auf das Meereis und insbesondere auf den Eistransport durch die Framstrafle
ausiiben. Die unter diesem Aspekt hier durchgefiihrten Studien fithren zu neuen
Erkenntnissen iiber die Bedeutung der Ozeanstrémung fiir die Eisdrift. Der Eisexport
aus der Arktis ist von globaler Bedeutung, weil er durch sein Siilwasser die ozeanische
Schichtung und somit die thermohaline Zirkulation beeinflusst (Aagaard und Carmack,
1994; Aagaard und Carmack, 1989; Driscoll und Haug, 1998; Hikkinen, 1993; Holland
et al., 2001). Uber diesen Zusammenhang kénnen Anderungen des Eistransportes Folgen
fiir das globale Klima haben.

Affeld (2003) hat zur Bestimmung der Bedeutung von Zyklonen auf den Eistransport
eine 22-jahrige Zyklonenstatistik aus EZMW-Analysen und eine Zeitreihe des Eistrans-
portes aus einer von Karcher et al. (2003) durchgefiihrten Simulation mit dem Modell
NAOSIM (North Atlantic-Arctic Ocean Sea Ice Model) statistisch ausgewertet. Sein
Ergebnis ist, dass die Auswirkungen der Zyklonen auf den Eistransport durch die Fram-
strafle primér von der Lage der Zyklonenzugbahn abhéngen. Zyklonen im Siidosten der
Framstrafle iiber eisfreiem Ozean erhchen den Eistransport, Zyklonen im Eisrandbereich
und iiber dem eisbedeckten Ozean reduzieren dagegen den Eistransport. Beobachtungen
von Briimmer et al. (2001) und Simulationen von Dierer (2002) zeigen im Gegensatz
dazu eine Erhohung der Eisdrift beim Auftreten einer Zyklone im Eisrandbereich der
Framstrafle. Wie passen diese unterschiedlichen Ergebnisse zusammen?

Fiir diese Arbeit steht mit den im April 1999 und Mérz 2002 durchgefithrten Feldex-
perimenten in der Framstrafie - FRAMZY 1999 (Briimmer, 2000) und FRAMZY 2002
(Britmmer et al., 2004) — ein umfangreicher Datensatz {iber sieben FramstraBenzyklonen
und ihre Wirkung auf die Eisdrift zur Verfiigung. Die Daten wurden mit Hilfe der
Messplattformen Flugzeug, Schiff und Eisdriftbojen sowie der Satellitensensoren SSM/1,
Radarsat und AVHRR gewonnen. Fiir die beiden Experimentmonate werden Simula-
tionen mit einem auf Hibler (1979) zuriickgehenden thermodynamisch-dynamischen
Meereismodell (Timmermann et al., 2003) durchgefiithrt. Die Rahmenbedingungen der
in dieser Arbeit durchgefithrten Modellexperimente werden mit Modellsimulationen
anderer Autoren in Tabelle 9.1 verglichen.
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Autoren Auflésung Dauer Gebiet Typ A O
Birnbaum (98) 4km 5 min 1 Woche 300km x 4km (FS) 1 gk konst.
Dierer (02) 7km 30s 39h 560 km x 400 km (FS) 1 gk konst.
diese Arbeit 9km 10 min | 1 Monat | 2000 km x 1600 km (FS) 1 6-st. 6-st.
Masloswki / Lipscomb (03) 9km 20 Jahre Arktis 1 téglich gk
Zhang et al., (99) 18 km 4h 5 Jahre Arktis / Europ. Nordm. 1 3-tagl. 3-tagl.
Kauker et al., (03) 28 km 23 Jahre Arktis / Europ. Nordm. 1 téagl. konst.
Heil / Hibler (95) 55 km 1h 3 Jahre Arktis 1 tégl. monatl.
Holland et al. (95) 55 km 12h Arktis / Europ. Nordm. 1 monatl. gk
Tremblay / Mysak (97) 110 km 1d 10 Jahre Arktis / Europ. Nordm. 2 monatl. | monatl.
Harder et al. (98) 110 km 1d 7 Jahre Arktis / Europ. Nordm. 1 tagl. konst.
Piaczek et al. (91) 125 km 5 Jahre Arktis / Europ. Nordm. 1 12-st. gk
Timmerm. et al. (02) 170 km 6h 9 Jahre Antarktis 1 6-st. gk
Fischer / Lemke (94) 280 km 1d 2 Jahre Antarktissektor 1 tégl. konst.
Marsland et al. (03) a 36min | 450 Jahre global 1 tagl. gk
Bitz et al. (01) 300 km 12h 720 Jahre global 3 gk gk

& variabler Gitterabstand: 30 km bis 300 km
Typ (bzgl. Rheologie): 1 nach Hibler (1979) 2 Meereis als granulares Material 3 Langrangesche Eisdickenverteilung

Tabelle 9.1: Die hier durchgefithrten Modellexperimente im Vergleich zu ausgewéhlten Eismodellstudi-
en anderer Autoren — sortiert nach der horizontalen Auflésung. Ferner sind der Modellzeitschritt, die
Simulationsdauer, das Modellgebiet, der Eismodelltyp bzgl. der verwendeten Rheologie und die atmo-
sphérische (A) und ozeanische (O) Randbehandlung aufgefiihrt. FS bezeichnet die Framstrafle, gk steht
fir ,,gekoppelt®.

Der Vergleich verdeutlicht, dass Eismodellstudien ein breites Spektrum abdecken. Die
horizontale Gitterauflosung der gezeigten Auswahl erstreckt sich von 4 km (Birnbaum,
1998) bis zu 300km (Bitz et al., 2001), der Zeitschritt von 30s (Dierer, 2002) bis
zu einem Tag (z.B. Harder at al., 1998) und die Simulationsdauer von 39 Stunden
(Dierer, 2002) bis zu 720 Jahren (Bitz et al., 2001). Dabei variiert das Modellgebiet
von einem kleinen Ausschnitt der Arktis (300km x 4km bei Birnbaum, 1998), iiber
Gebiete, die die gesamte Arktis und das Européischen Nordmeer umfassen (z.B.
Kauker et al., 2003), bis zum Globalmodell (Bitz et al., 2001; Marsland et al., 2003).
Fast alle Eismodelle verwenden eine auf Hibler (1979) zuriickgehende Rheologie.
Ausnahmen stellen die Rheologie von Tremblay und Mysak (1997) dar, bei der Meereis
als granulares Material beschrieben wird, und die Verwendung einer Lagrangeschen
Eisdickenverteilung zur Bestimmung der mechanischen Umverteilung des Eises von
Bitz et al. (2001). In den aufgefithrten Modellexperimenten wird das Meereismodell
entweder mit einem Atmosphérenmodell und /oder Ozeanmodell gekoppelt oder mit
atmosphérischen und ozeanischen Parametern angetrieben. Die Antriebsdaten haben
eine zeitliche Auflosung von sechs Stunden bis zu einem Monat. In einigen ungekop-
pelten Modellrechnungen werden zeitlich konstante ozeanische Antriebsdaten verwendet.

In den FEismodellsimulationen dieser Arbeit wird mit einer vergleichsweise hohen
horizontalen Auflésung von 9km gerechnet, wobei das Gebiet grofler als bei Birnbaum
(1998) und Dierer (2002) ist, so dass der gesamte Eistransport durch die Framstrafie
bestimmt werden kann und der Einfluss der Landmassen beriicksichtigt wird. Die in
Abbildung 4.7 dargestellten horizontalen mittleren Verteilungen der Eisdrift und der
internen Kréfte zeigen, dass die Orographie von entscheidender Bedeutung fiir die
Eisdrift in der Framstrafe ist.

Im Gegensatz zu anderen Modellstudien wird in dieser Arbeit das Meereismodell weder
mit einem Ozeanmodell noch mit einem Atmosphéirenmodell gekoppelt. Dies hat den
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Nachteil, dass keine Wechselwirkungen zwischen Wind, Eisdrift und Ozeanstrémung
simuliert werden konnen. Dem stehen jedoch entscheidende Vorteile gegeniiber. Durch
den Antrieb mit 6-stiindlichen EZMW-Analysen sind die Modellstudien néher an der
Realitét als die Studien eines gekoppelten Modellsystems mit vielen Freiheitsgraden. Auf
die Realitéitsnihe wird in dieser Arbeit groflen Wert gelegt, da dies die Voraussetzung fiir
den Vergleich mit zeitlich und rdumlich hoch aufgelosten Beobachtungsdaten ist. Bzgl.
des Antriebs mit der Ozeanstromung wird in dieser Arbeit ein neuer Weg bestritten.
Es werden keine konstanten oder monatlichen Mittelwerte der geostrophischen Ozean-
stromung verwendet, sondern die Ozeanstromung der obersten Modellschicht (6 m Tiefe)
einer mit NCEP-Analysen angetriebenen MPI-OM-Simulation. Die oberflichennahe
Ozeanstromung wird durch Wind und Eisdrift geprigt, so dass sie zeitlich und rdumlich
wesentlich variabler als die aus tieferen Schichten ist. Da ferner der vertikale Gradient
der Driftgeschwindigkeit und -richtung in der oberflichennahen Schicht unter Meereis
grof} ist, ist die Simulation einer représentativen oberflichennahen Stromung im Ozean-
modell schwierig. Bei der oberflichennahen Stromung handelt es sich jedoch um die
Stromung, mit der die Eisdrift in Wechselwirkung tritt, d. h. um den realen dynamischen
Antriebsterm des Meereises. Durch die in dieser Arbeit gewahlte Konfiguration kénnen
der atmosphéarische und ozeanische Einfluss auf das Meereis unabhéngig voneinander
analysiert werden.

Die Modellexperimente werden in dieser Arbeit folgendermafien realisiert (Kapitel 2):

1. Anfangsfelder:
Eisbedeckungsgrad (SSM/I-Daten, 12.5km Auflosung, von Kaleschke, Institut
fiir Umweltphysik, Universitdt Bremen zur Verfiigung gestellt), Eisdicke sowie
Schneehohe (MPI-OM-Simulation, von Sein, MPI, Hamburg durchgefiihrt) und
Eisdrift (ruhend).

2. Atmosphérischer Antrieb:
6-stiindliche(r) Lufttemperatur (2m), Luftfeuchte (2m), Wind (10 m) und Wolken-
bedeckungsgrad (alle aus EZMW-Analysen, T213, von Ulbrich, Universitidt Koln
zur Verfiigung gestellt) sowie monatlicher Niederschlag (NCEP).

3. Ozeanischer Antrieb:
6-stiindliche Ozeanstréomung (6 m-Tiefe) und Oberflichenauslenkung (MPI-OM)
sowie zeitlich konstante Ozeantemperatur (6 m-Tiefe, MPI-OM, aber modifiziert).

4. Behandlung der seitlichen Rénder:
Anpassung der duferen sechs Gitterzellen nach jedem Zeitschritt bzgl. Eisbe-
deckungsgrad (SSM/I), Eisdicke und Schneehohe (jeweils MPI-OM).

Die Modellphysik des verwendeten Meereismodells ist bereits in zahlreichen Arbeiten
anhand von Driftmessungen durch Eisbojen, Dickenmessungen durch Sonargerite, satel-
litengestiitzte Bedeckungsgradmessungen und frithere Eismodellsimulationen verifiziert
worden (Fischer, 1995; Fischer und Lemke, 1994; Harder, 1996; Harder und Fischer,
1999; Harder, Lemke und Hilmer, 1998; Kauker et al., 2003; Timmermann et al., 2002).
Trotzdem muss iiberpriift werden, ob die gewéhlte Konfiguration der Experimente fiir
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die Fragestellung dieser Arbeit, welchen Einfluss Zyklonen auf das Meereis ausiiben, ge-
eignet ist. Der durchgefiihrte Vergleich der Ergebnisse der beiden Referenzexperimente
mit den Beobachtungsdaten ergibt zwar Unterschiede, aber zwei entscheidende Gemein-
samkeiten, die zeigen, dass die gewéahlte Konfiguration geeignet ist. Erstens werden die
mittlere Lage und die Variabilitéit des Eisrandes und zweitens die Variabilitidt der Eisdrift
in der Framstrafle auf einer Zeitskala von Tagen realitdtsnah simuliert (Kapitel 4).

Was zeigen die Beobachtungsdaten beziiglich der Wirkung von Zyklonen auf
das Meereis in der Framstrafle?

Die Beobachtungsdaten umfassen die in-situ-Messungen von den Plattformen Driftbo-
jen, Flugzeug, Schiff und Doppler Current Meter, die Satellitendaten SSM /I, Radarsat
und AVHRR sowie die EZMW-Analysen (Kapitel 3).

Die durch die FramstraBe ziehenden Zyklonen bewirken groBe Anderungen der Lage des
Eisrandes. Die maximalen Anderungsraten betragen 100kmd~" bei der Riickverlage-
rung des Eisrandes in der nordéstlichen Framstrafie und 40kmd~! bei der Ausbreitung
des Meereises in der siidlichen Framstrafe. Die SSM/I- und Radarsatdaten zeigen
diese Anderungsraten gleichermafien. Die Eisrandverschiebung wird dynamisch durch
Eistransport und thermodynamisch durch Schmelzen bzw. Gefrieren verursacht. Eine
Verschiebung von 100kmd~! kann nur mithilfe einer starken Eisschmelze stattfinden,
da ein Tagesmittel der Driftgeschwindigkeit von 120 cms™! duflerst unwahrscheinlich ist
(Kapitel 6).

Die Meereisausdehnung auf der Riickseite der Zyklonen ist mit der Entstehung von
Méaandern des Eisrandes verkniipft. Wéhrend der Bildung eines Méaanders wird die
hichste Driftgeschwindigkeit von fast 100 cms™ (Mittelwert {iber eine Stunde) beob-
achtet. Es ldsst sich nicht eindeutig feststellen, ob die in dieser Region beobachteten
mesoskaligen Wirbel der Ozeanstromung (Johannessen et al., 1987) die M#ander
verursachen oder die ozeanischen Wirbel durch die Méander, also durch Framstraflen-
zyklonen, induziert werden. Auf der Riickseite der Zyklonen bildet sich aufgrund der
niedrigen Lufttemperatur und recht hohen Windgeschwindigkeit verbreitet loses ,, Grease

13

Tce®.

Die SSM/I-Daten lassen in allen vier Zyklonenepisoden eine verbreitete Abnahme des
Eisbedeckungsgrades um 2% bis iiber 10% in der Framstrafie erkennen. Eine durch
Zyklonen verursachte Abnahme dieser Groflenordnung wurde von Maslanik und Barry
(1989), Maslanik et al. (1995) sowie Zwally und Walsh (1987) auch in anderen Regionen
der Arktis beobachtet. Diese Abnahme beeinflusst die Energiebilanz und reduziert die
internen Krifte im Eis. Eine Reduktion der internen Kriifte fiihrt zu einer Anderung
der Driftrichtung und zu einer Erhéhung der Driftgeschwindigkeit des Meereises.

Drei weitere Aspekte werden festgestellt: (1) Eine Lag-Korrelation zwischen der beob-
achteten Eisdrift und dem Wind aus den EZMW-Analysen zeigt, dass die Eisdrift fast
unmittelbar (mit 1 bis 2 Stunden Verzégerung) auf Anderungen des Windes reagiert und
somit beim Durchzug der Zyklone die Richtungsénderungen des Windfeldes mitmacht.
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(2) Ein Vergleich zwischen der Anderung des Eisbedeckungsgrades (SSM/I-Daten) und
dem Wind (EZWM) ergibt einen signifikaten Zusammenhang: Der Eisbedeckungsgrad
nimmt bei starkem Wind ab und bei schwachem zu. (3) Die Flugzeugmessungen doku-
mentieren horizontale Gradienten der Lufttemperatur von bis zu 25 K auf 100 km Distanz
mit entsprechendem Einfluss auf die Energiebilanz des Meereises.

Inwieweit stimmen die Modellergebnisse mit den Beobachtungsdaten
iiberein?

Entscheidend fiir die Verwendbarkeit der Modellergebnisse ist die bereits oben erwdhnte
Tatsache, dass die mittlere Lage und Variabilitit des Eisrandes sowie die Variabilitdt der
Eisdrift in der Framstrafle auf einer Zeitskala von Tagen realitdtsnah simuliert werden.
Ferner reagiert die Eisdrift in der Modellsimulation dhnlich schnell wie in den Beob-
achtungen auf Anderungen des Windes. Insgesamt wird ein realistischer Geschwindig-
keitsgradient der Eisdrift vor der Kiiste Gronlands simuliert, wie ein Vergleich mit aus
AVHHR-Daten bestimmter Eisdrift von Martin und Wadhams (1999) zeigt. Entspre-
chend zum beobachteten Auftreten von losem ,, Grease Ice® im Eisrandbereich zeigen die
Modellstudien bei Zyklonendurchgang groflere Gebiete mit einem Eisbedeckungsgrad
von 0 bis 20 %. Eine Abnahme des Eisbedeckungsgrades beim Durchgang einer Zyklone
wird in den Féllen simuliert, in denen die vorgegebene Ozeanstromung stark divergent
ist (18. April 1999 und 6. Mérz 2002).

Was zeigen die Modellexperimente iiber die Beobachtungsdaten hinaus?

Aufgrund seiner Bedeutung fiir das globale Klima stellt der Eisexport aus der Arktis die
wichtigste Untersuchungsgrofie dieser Arbeit dar. Etwa 95% des arktischen Meereises
werden durch die Framstrale exportiert (Vinje und Finnekasa, 1986). Der Eistransport
durch die Framstrafie kann nicht vollstdndig durch Beobachtungen bestimmt werden.
Die Zeitreihen des in den Modellexperimenten simulierten Eistransportes dokumen-
tieren fiir beide Untersuchungsmonate eine hohe Variabilitdt auf einer Zeitskala von
Stunden bis Tagen (Kapitel 8). Diese Variabilitit des Eistransportes kann anhand der
synoptischen Ereignisse interpretiert werden, wobei Episoden mit Framstraenzyklonen
Minima des Eistransportes darstellen. Der simulierte Eistransport weist eine auf dieser
Zeitskala beachtliche signifikante Korrelation (1 %-Signifikanzniveau) zu dem aus dem
Druckgradienten iiber der Framstrafle bestimmten Eistransport nach Vinje (2001) von
r =~ 0.5 auf. Dieser Zusammenhang legt nahe, dass diese Minima primér durch das
grofraumige Druckfeld, in das die Framstrafienzyklonen eingebettet sind, verursacht
werden und nicht Folge des lokalen Windeffektes sind. Sensitivititsexperimente machen
deutlich, dass der Eistransport eine hohe Sensitivitdt zur mittleren Driftrichtung zeigt
und damit auch zu den Groflen, die sie beeinflussen (insbesondere die Richtung der
Ozeanstromung). Ferner ergeben die Modellstudien, dass nach dem Auftreten von
Framstraflenzyklonen eine erhohte Eisschmelze in der Framstrale auftritt, so dass das
Eisvolumen, das Richtung Siiden transportiert werden kann, reduziert wird.

Fallstudien mit synthetischen Zyklonen (Kapitel 7), in denen nur das Windfeld, nicht
jedoch die Ogzeanstromung verdndert wird, zeigen, dass die Eisrandverschiebung di-
rekt durch die atmosphérische Schubspannung bewirkt wird. Die beobachtete Abnah-
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me des Eisbedeckungsgrades beim Durchgang von Zyklonen kann hingegen nur in dem
Fall simuliert werden, in dem die Ozeanstromung im Zyklonengebiet modifiziert wurde.
Grundsétzlich nimmt der Eisbedeckungsgrad durch Divergenz und Scherung der Eisdrift,
durch einen positiven horizontalen Gradienten des Eisbedeckunsgrades in Driftrichtung
und durch Schmelzen ab. Im Kerngebiet einer Zyklone ist eine divergente Ozeanstréomung
Voraussetzung fiir eine divergente Eisdrift, da der Wind konvergent ist. Der Einfluss einer
synthetischen Zyklone auf den Eistransport ist wie bei den statistischen Untersuchungen
von Affeld (2003) stark abhéngig von ihrer Zugbahn. Allerdings sind die hier simulierten
Auswirkungen um eine Groflenordnung geringer als die von Affeld (2003) ermittelten.
Wihrend der lokale Windeffekt im Mittel iiber die verschiedenen Zugbahnen tendenziell
fiir eine Zunahme des Eistransportes sorgt, bewirkt die bei Durchzug von Framstraflenz-
klonen vorherrschende groffiraumige Druckverteilung im Mittel eine leichte Abnahme.
Insgesamt hat die groffiraumige Druckverteilung einen stédrkeren Einfluss auf den simu-
lierten Eistransport als der lokale Windeffekt im Kerngebiet einer Zyklone.

Welche Schwichen offenbaren die Modellexperimente?

Die Modellexperimente haben neben den bereits genannten Ubereinstimmungen mit den
Beobachtungen auch einige Unterschiede offenbart. Hierzu zéhlen der systematische Feh-
ler der Eisdriftrichtung, der im Referenzexperiment 8° bzw. 14° betréigt, die insgesamt
zu schwache Eisdrift, die um eine Gréflenordnung zu geringen Betrige der Divergenz und
der Scherdeformation der Eisdrift sowie die relativ geringen Trefferquoten beim FEisbe-
deckungsgrad.

Wo liegen die Ursachen fiir die Schwichen der Modellexperimente?

Generell hiangt die Giite einer Simulation stark von der Giite der Antriebsdaten ab (z. B.
Fischer und Lemke, 1994). Die in dieser Arbeit durchgefiihrten Sensitivitdtsexperimente
ergeben, dass Wind und Ozeanstromung die beiden wichtigsten Antriebsgréfien auf
der untersuchten Zeitskala von Stunden bis Wochen sind. Die gute Ubereinstimmung
des Windes der EZMW-Analysen mit zwei Beobachtungszeitreihen in der Framstrafle
ist ein Indiz dafiir, dass der Wind aus den EZMW-Analysen realitéitsnah ist. Der
fiir die Fallstudien durchgefiithrte Vergleich zwischen den EZMW-Analysen und den
Flugzeugmessungen ergibt, dass die analysierte Windgeschwindigkeiten im Kerngebiet
der Zyklonen hiufig weniger als 50% der beobachteten Werte betragen. Mit der zu
geringen Windstidrke der EZMW-Analysen sind zu schwache horizontale Gradienten
der Lufttemperatur verkniipft. Allerdings kann der grofite Anteil der oben genannten
Schwichen der Eismodellexperimente hierdurch nicht verursacht worden sein.

Der Vergleich der Ozeanstromung aus der MPI-OM-Simulation mit einem Doppler
Current Meter zeigt enorme Diskrepanzen bzgl. der mittleren Stromungsstiarke und
-richtung sowie der zeitlichen Variabilitdt (Kapitel 3). Eine zu dieser Beobachtung nur in
Ansétzen passende Ozeanstromung wird auch in der Umgebung der Vergleichsposition
in der MPI-OM-Simulation nicht gefunden. Dieser Vergleich schiirt Zweifel an der
Realitdtsndhe der Ozeanstromung aus der verwendeten MPI-OM-Simulation fiir diese
Region. Die in dieser Arbeit durchgefithrten Sensitivitdtsexperimente legen nahe, dass
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die verwendete Ozeanstromung fiir die festgestellten Unterschiede zwischen Simulati-
onsergebnissen und Beobachtungen hauptverantwortlich ist (Kapitel 5).

Ferner zeigen die zu niedrigen Betrége von Divergenz und Scherdeformation der Eisdrift,
dass das Meereis in den Simulationen zu gleichméfig driftet. Dieses Ergebnis ist eine
Bestétigung der Studien von Heil und Hibler (2003), nach der die im Meereismodell
nicht beriicksichtigte, aber in den Beobachtungen enthaltene Tragheitsschwingung des
Meereises einen wichtigen Prozess auf der Zeitskala von Stunden darstellt.

Was lernen wir insgesamt?

Die Bedeutung, die die Ozeanstromung in den Modellexperimenten dieser Arbeit
einnimmt, erscheint angesichts fritherer Modellstudien iiberraschend. Harder et al.
(1998) und Dierer (2002) z.B. zeigen, dass der Einfluss der Ozeanstromung auf das
Meereis relativ gering ist. In diesen beiden Arbeiten wurde allerdings eine zeitlich
konstante, geostrophische Ozeanstromung, die nicht von Wind und Eisdrift beeinflusst
wird, verwendet. Hingegen wird in der vorliegenden Arbeit die oberflachennahe, zeitlich
variable, stark von Wind und Eisdrift geprigte Ozeanstromung als Antrieb genommen.
Eines der Sensitivitétsexperimente (099-3 bzw. 002-3) zeigt, dass die simulierte Eisdrift
beim Antrieb mit der Ozeanstrémung der MPI-OM-Simulation aus 17m anstelle
von 6m Tiefe realitdtsnaher wird, wenn also eine Stromung verwendet wird, die der
geostrophischen Ozeanstromung nidher kommt. Dieses Ergebnis ist iiberraschend, da
das Meereis in Realitdt mit der oberflichennahen Stromung in Wechselwirkung tritt.
Es lasst sich auch nicht damit erkldren, dass die Eismodellparameter an den Antrieb
mit der geostrophischen Ozeanstromung angepasst sind, da zahlreiche durchgefiihrte
Sensitivitdtsexperimente mit Variationen der Eismodellparameter keine vergleichbaren
Verbesserungen bzgl. der Simulation der Eisdrift ergeben. Folglich liegt das Problem
bei der oberflichennahen Ozeanstréomung. Es macht deutlich, dass weitere Messungen
in verschiedenen Tiefen unter Meereis notwendig sind, um die simulierte Stromung in
Ozeanmodellen zu verifizieren. Die in dieser Arbeit festgestellte Bedeutung der Ozean-
stromung fiir die Divergenz der Eisdrift und die Anderung des Eisbedeckungsgrades
zeigt, dass es wichtig ist, auch horizontale Verteilungen zu messen, d.h. die Doppler
Current Meters und Sonargeréte sollten nicht wie bisher entlang einer Linie sondern in
Arrays angeordnet werden. Zur Verifikation der oberflichennahen Ozeanstrémung in
einem gekoppelten Ozean-Meereismodell erscheinen auflerdem weitere Modellstudien
mit einem ungekoppelten Meereismodell, in denen die Ozeanstromung iiber Eisdrift-
messungen indirekt verifiziert wird, hilfreich. Da komplexe Klimamodelle aufgrund
ihrer vielen Freiheitsgrade nicht direkt mit rdumlich und zeitlich hochaufgelosten
Beobachtungsdaten verglichen werden koénnen, ist es wichtig, Ergebnisse des Vergleichs
von ungekoppelten Simulationen mit Beobachtungsdaten bei der Verbesserung von
komplexen Modellen mit zu bertiicksichtigen.

Zur Weiterentwicklung von Meereismodellen dieser Kategorie ist eine Modifikation
der Rheologie notwendig, um die durch die Rheologie verursachte, unrealistische
Homogensierung der Eisdrift abzuschwichen. Erste Ansétze in diese Richtung liefern
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Heil und Hibler (2002) mit der Beriicksichtigung der Tragheitsschwingung des Meereises
im Modell.

Eines der Sensitivitdtsexperimente (199-10 bzw. 102-10) zeigt, dass die Anpassung
des simulierten Eisbedeckungsgrades an die SSM/I-Daten nach jedem Zeitschritt zu
unrealistischen FErgebnissen fiihrt. Dies wird als Bestéitigung der Untersuchungen von
Comiso et al. (1997), Kaleschke (2003) und Kwok (2002) interpretiert, die andeuten, dass
die SSM/I-Daten im Allgemeinen zu niedrige Eisbedeckungsgrade zeigen (Kapitel 5).

Deser et al. (2000) stellen einen statistischen Zusammenhang zwischen der Lage des
Eisrandes und der Zyklonenaktivitat im Winter fest. Danach ist eine Riickverlagerung des
Eisrandes mit einem Anstieg von Zyklonen in der Eisrandzone verkniipft. Die von Affeld
(2003) statistisch festgestellte hohe Sensitivitit des Eistransportes zur Zyklonenposition
wird durch die Ergebnisse der vorliegenden Arbeit bestétigt. Eine Fortdauer der von
Deser et al. (2000) und Zhang et al. (2004) festgestellten polwértigen Verschiebung der
Zyklonenaktivitdt im Europédischen Nordmeer zwischen den 1960er-Jahren und dem Ende
des 20. Jahrhunderts wiirde demnach den Eistransport reduzieren und koénnte so die
thermohaline Zirkulation verstérken.
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