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Summary

Polarstern cruise ARK Xl led into the Laptev Sea and into the Kara Sea. Measure-
ments of atmospheric processes within the polar surface layer were performed between
25 July and 5 September, 1996 by a turbulence probe mounted at the bow crane of the
ship. The meteorological conditions during the cruise were characterised by moderate
winds and low temperature differences between the atmosphere and the underlying
surface.

Detailed information about the variation of meteorological parameters and of the
surface fluxes were achieved in the height range between 4 m and 20 m as a function of
the surface characteristics. The measurements are used to analyse small scale processes
such as the atmospheric flow over polynjas and over pressure ice ridges. Both are typical
features of the polar sea ice and it is shown that they strongly influence the mean flow
and the turbulent exchange of momentum, heat and water vapour. The studies allow a
general insight into the physics of boundary layer flow over the ice covered ocean and
they provide helpful data to initialize and to verify model calculations of small scale
processes in the polar boundary layer.

The form drag concept is used to calculate the total vertical turbulent flux over the ice
covered ocean as the sum of a skin drag effect and of a form drag effect. In polar regions,
the latter results from the aerodynamic resistance of larger obstacles such as ice ridges and
edges of ice floes while the skin drag is given by the surface drag of a rather smooth ice
field. Improved formulations for the coefficient of resistance of single ice ridgesnd
for the shadowing effect leeward of a ridge are derived by the Polarstern measurements
and are implemented to the form drag concept.

Shipborne and airborne measurements are used to validate the concept and a good agree-
ment between measured and calculated values of the transfer coefficient of momentum
cp,10 1S achieved. Sensitivity studies show, that the shadowing of the wind field due to
densely distributed ice ridges does not significantly reduce the form drag of an ice field
under realistic sea ice conditions and that the effect of density stratificatiep @nis
neglectable for the typical atmospheric conditions during summertime.



Zusammenfassung

Die Polarsternfahrt ARK XII @ihrte in die Laptev- und in die Kara-See. Zwischen
dem 25. Juli und dem 5. September 1996 wurden Messungen atansgieir Prozesse
in der polaren Grenzschicht mit einer TurbulenzmelR3anlage am Bugkran von Polarstern
durchgetihrt, so dal die Struktur der obadhiennahen Luftschicht in Abhgigkeit
von den Eigenschaften der Obadlie erfal3t werden konnte. Die meteorologischen
Bedingungen der sommerlichen Arktis sind gegirvon schwachen Gradienten des
Luftdruckes und der Temperatur, weshalieiwiegend geringe Windgeschwindigkeiten
und vernactdssigbare \@imeflisse vorgefunden wurden.

Die Messungen werden zacdfist genutzt, um kleinskalige Prozesse bei der
Uberstomung von Inhomogeritén des Untergrundes zu untersuchen. Anhand von
Prozel3studien wird qualitativ und quantitativ untersucht, wie Prafddisn 'und Polynjas
die oberfiichennahe Striiung sowie den turbulenten Austausch von Impulsrmé
und Wasserdampf modifizieren. Die Messungen dienen aber auch zur Initialisierung und
Verifizierung von Modellstudien kleinskaliger Prozesse in der polaren Grenzschicht.

Unter Verwendung des Formwiderstandskonzeptes wird der Impulsaustausch zwi-
schen der Atmosm@ré und dem mit Meereis bedeckten Polarmeer berechnet. Dabei
kann der aerodynamische Gesamtwiderstand des Meereises als die Summe des Ober-
flachenwiderstandes der glatten Meereisoaen# und des Formwiderstandes einzelner
Hindernisse, wie Eisrcken und Schollenkanten, betrachtet werden. Der Formwiderstand
von Eisticken wird mit Hilfe einer neuen Parametrisierung des Widerstandsbeiwertes und
unter Beticksichtigung der Abschattung berechnet, womit eine glidereinstimmung
zwischen den berechneten und den vom Schiff und dem Polar-2-Flugzeug gemessenen
Impulstransferkoeffizientesy, ;o erzielt wird.

Mittels weiterer Sensitivatsstudien wird untersucht, welchen Einflul3 die Abschattung
des Windfeldes bei dicht stehenden Preleiseih und die Dichteschichtung der Atmo-
sphare auf den obedfhennahen Impulstransfer absh. Die Studien zeigen, daf3 beide
Effekte unter realistischen Meereisbedingungen und bei sommerlichemliviéskén
vernachdissigbar sind.



Einleitung

Kapitel 1
Einleitung

Im Jahresmittel sind etwa 4 Prozent der gesamten Erdabkelimit Meereis bedeckt.
Seine Verteilung auf dem Ozean wird sowohl durch das Gefrieren und Schmelzen des
Eises als auch durch die atmospische und ozeanische &tnung bestimmt. Aber
auch das Meereis beeinflul3t die atmaadcthe und ozeanische &tmiing durch seine
Oberflichenbeschaffenheit, wie auch durch seine thermischen Eigenschaften. Damit
stellt das Meereis eine beachtenswerte Komponente im Klimasystem dar, welche in
Modellrechnungen wglichst genau beschrieben werden muf3.

Die Oberfliche von polarem Packeis ist gagt durch unterschiedliche Rauhig-
keitselemente. Deren GRBénspektrum reicht von flachen Unebenheiten mit wenigen
Zentimetern Hhe, gefolgt von Eisloicken bis hin zu Schollenkanten und Prefeiken,
die mehrere Meter hoch werderorikien. Prel3eiacken entstehen, wenn Eisschollen
aufgrund konvergenter Eisdrifibéreinander geschoben oder gegeneinander gepref3t
werden. Gleichzeitig wird die Entstehung von Eiskielen an der Eisunterseite initiiert. Ein
weiteres Merkmal des polaren Packeises ist das Auftreten von Polynjas und Eisrinnen,
also von Gebieten offenen Wassers in unterschiedliche8&und Form. Langgezogene,
nur wenige hundert Meter breite Polynjas werden oftmals auch als Rinnen bezeichnet.
Entlang der Kistenlinien findet man anifig sogenannte W&tenpolynjas, deren Entste-
hung durch ablandige Winde haggstigt wird, welche das Eis vom Land wegtreiben.
Kustenpolynjas @&rinen eine Ausdehnung von bis zu 50 Kilometern Breite aufweisen.
Die Bildung von Polynjas tritt veratkt mit Beginn der Eisschmelze im ufjahr oder
Sommer ein, aber auch im Winter werden Polynjas wiederholt beobachtet.

Im Rahmen dieser Arbeit werden nur relativ kleine Rinnen betrachtet, wie sie in der
Abbildung 1.1 dargestellt sind. Die Fotografie zeigt einen Ausschnitt der Eisrandzone
slidlich von Spitzbergen, fotografiert im April 1998 aus ein@hid von etwa 30 m. Man
erkennt in der Bildmitte eine etwa 500 m lange Wasaeh€, welche umgeben ist von
zahlreichen Eisschollen unterschiedlicheofe, deren Obegthe durch Prel3eistken
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Einleitung

mit variabler Hbhe und Ausrichtung verformt ist.

Durch die Konzentration und Morphologie des Meereises wird der Impuls- und
Energieaustausch zwischen dem Ozean und der Atraospharkant beeinflul3t. Diese
Randbedingungen spiegeln sich in der vertikalen und horizontalen dynamischen und ther-
mischen Struktur der ozeanischen und atmasghbhen Grenzschichten wider. Die im
Gegensatz zu Wasseolere Rauhigkeit des Meereises bewirkt, dafld der meistens von der
Atmosplare zur Meeresobedithe gerichtete Impulsfluld in eisbedeckten Regiomdéreh ™
ist als bei offenen Wasseathen. Ferner ist zu beachten, dal3 die Eisober- und unterseiten
unterschiedlich deformiert seirokinen, so daf3 selbst bei gleichen atmesigichen oder
ozeanischen Bedingungen mit lokalen Variationen des Impulsaustausches zu rechnen ist.
Den Austausch von fme zwischen Ozean und Atmospé unterduckt das Meereis,
da der Transport sensibleraffiie in der Eisschicht auf die molekulare Leitung reduziert
und die Verdunstung nahezu unterbunden wird. In Gebieten mit andggér Eisbe-
deckung wird deshalb der Energieaustausch an der Meeresaberflabgesehen von
Strahlungsprozessen, stark eingeanht:.”

e
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Abbildung 1.1: Ausschnitt der arktischen Eisrandzone inulfjehr, aufgenommen im
April 1998 vor der Sidkiiste Spitzbergens (bei einer Fludie von etwa 30 Metern).
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Einleitung

Gefrier- und Schmelzvoegige modifizieren den Salzgehalt und damit die Dichte
des Wassers, so dal} die obere Wasssesstatisch labilisiert oder stabilisiert werden
kann. Im Falle von Eisbildungufirt die Freisetzung von Meersalz zur Intensivierung der
vertikalen Durchmischung durch Konvektion, die unter Usmstén in tiefere Schichten
des Ozeans reichen und zur Erneuerung des Tiefenwasdgen fkann. Diese Zusam-
menkdnge lassen vermuten, dal3 die durch das Meereis hervorgerufenen Bedingungen an
der Grenzgiche zwischen Wasser und Atmoapdin numerischen Modellen sowohl der
atmosplarischen, als auch der ozeanischen Zirkulation egshigh, d.h. in Abdrigigkeit
von der Eisstruktur dargestellt werdenussén. Hierzu sind verschiedene Konzepte
bekannt, von denen zweahfig verwendet werden. Zum einen werden die Ohehi¢n-
flusse anhand debér eine Modellgitterzelle gemittelten Variablen und Modellparameter
berechnet. Zum anderen werden die turbulentersdd "zuachst tir unterschiedliche
Oberflichenstrukturen getrennt bestimmt und anschliel3end entsprechend der Eiskonzen-
trationuber die Gitterzelle gemittelt.

Besonders das letztgenannte Verfahren ist darauf angewiesen, dynamische und
thermische Charakteristika der Eis-/Wassatfién noglichst detailliert zu behandeln. Zu
diesen gebiren neben der Eiskonzentration beispielsweise Schdlenhind -abstand
sowie Rickentohe und -abstand. Dann kann man nach Schlichting (1936) den turbulen-
ten ImpulsfluBuber einer rauhen Obeafthe aufspalten in einen Anteil, der durch die
mikroskalige Rauhigkeit der Obeafthe (Oberfichenwiderstand) und in einen weiteren
Anteil, der durch goRere Swimungshindernisse (Formwiderstand) hervorgerufen wird.
Arya (1973, 1975) und Banke et al. (1980) nutzten diesen Ansatz, um den Formwider-
stand einer mit Pre3eistken bedeckten Meereizflfie zu bestimmen. Hanssen-Bauer
und Gjessing (1988) modifizierten das Konzept, um den Formwiderstand von Eisschol-
lenkanten zu berechnen. Beide Atee wurden von Mai et al. (1996) zusammengefalit,
indem sie statistische Verteilungsfunktionen von EisschollenuBkeriabstihden und
-héhen nach Hibler et al. (1972), Wadhams (1980) sowie Wadhams und Davy (1986)
benicksichtigten. Mai et al. (1996) konnten das Verfahren anhand von Daten in der
Eisrandzone, wo der Formwiderstand vornehmlich durch die Schollenkanten verursacht
wird, erfolgreichuberptifen. Allerdings blieb die Anwendbarkemf Gebiete mit hoher
Eiskonzentration, wie sie beispielsweise in der zentralen Arktis angetroffen wird, noch
offen. Dort wird der Formwiderstand hauatsilich durch Rcken bewirkt. Diese licke
kann nun mit Messungen vom Polar-2-Flugzeug und von dem Forschungsschiff Polar-
stern wahrend der Kampagnen ARTIST (Arctic Radiation and Turbulence Interaction
Study) und ACSYS (Arctic Climate System Study) geschlossen werden.

In der vorliegenden Arbeit stehen die MeRdaten der Polarstern, die 188&md
ACSYS im Nordpolarmeer gewonnen wurden, im Vordergrund. Dabei wurde eine Tur-
bulenzmel3anlage am Bugausleger des Schiffes betrieben, die sowohl die turbulenten als
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Einleitung

auch die mittleren Gaf3en der Lufttemperatur und des Windvektors iohiiibereich zwi-
schen 3.8 und 20 mber der Meeresobesithe erfal3te. Ein spezielles Vorgehen diente der
Bestimmung des Einflusses einerseits von Prefigkeri und andererseits von kleinen
rinnenartigen Polynjas auf die Struktur der bodennahen atraoisghén Grenzschicht.
Aulerdem wurden Messungen mit der TurbulenzmefRanlage an Buhnen im ostfriesischen
Watt vorgenommen, um Auswirkungen von flachen Hindernissen auf die bodennahe at-
mosplarische Swimung zu untersuchen. Die geometrische Form der Buhnen ist derjeni-
gen von Prel3eisckenahnlich, so dal3 diese Messungen die Untersuchungen im Eismeer
vorteilhaft erginzen. Das Ziel aller genannten Messungen war auf die Beschreibung der
Wirkung von Oberfichenhindernissen auf die bodennahe Ludtatrig gerichtet. Damit

geht die Abschtzung der obeichennahen Impuls- und aifneflisse mit Hilfe linea-

rer Parametrisierungen einher. Diakvénd der Polarsternreise ARK XII durchgleften
Messungen in der Umgebung von Polynjas erlauben, deren thermischen Einflul3 auf die
Atmosplare zu bestimmen. Da im Sommer nur geringe Temperaturunterschiede zwischen
der Wasser- oder der Eisobedhie und der Luft bestehen, ist die bodennahe thermische
Schichtung der Atmostté anahernd neutral, so dal3 Ein#iSe der statischen Stalalit”
vernachéissigbar sind.

Im zweiten Kapitel werden die von uns genutzten physikalischen Grundlagen zur
Beschreibung der relevanten atmoapschen Prozesse in der obactiennahen Prandtl-
Schicht skizziert. Besonderes Augenmerk gilt der Behandlung der turbulenteseRh
numerischen Atmosgirénmodellen.

Im dritten Kapitel werden Messungen vorgestellt, die von Bord des Forschungsschiffes
Polarstern durchgefirt wurden. Weiter erfolgt eine Analyse der Mel3genauigkeit der am
Bug von Polarstern angebrachten TurbulenzmefRanlage.

Im vierten und €inften Kapitel werden Fallstudien zum Einflu3 partieller Eisbedeckung
und singudirer Hindernisse auf den bodennahen turbulenten Austausch vorgenommen.
Diese erlauben einen qualitativen Einblick in die okzffiénnahen Prozesse bei déer-
stdmung von Polynjas und PreReisken. Sie bilden weiter die Grundlage Zuber-
prifung gingiger Darstellungen des turbulenten Austausches von Impuls anch&\&n

der teils eisbedeckten Meeresobeefié und sie liefern Hinweisaifrealiéitsnahe Formu-
lierungen.

In Kapitel 6 wird das Formwiderstandskonzept zur Parametrisierung des turbulenten
Impulsflussesuber Meereis mittels der aus den Fallstudien resultierenden Erkenntnis-
sen modifiziert und anhand von Messungen der Turbulenzmef3anlage und des Polar-2-
Flugzeuges validiert. SensitigiiSstudien zeigen, wie die Eisrauhigkeit und die atmo-
spharische Schichtung den obadhiennahen Impulstransfer beeinflussen.

Im letzten Kapitel werden schliel3lich die Ergebnisse dieser Arbeit zusammengefalit.



Der turbulente Transport von Impuls, Energie und Feuchte zwischen Atmosphre
und einer eisbedeckten Meeresobegédtche

Kapitel 2

Der turbulente Transport von Impuls,
Energie und Feuchte zwischen
Atmosphare und einer eisbedeckten
Meeresoberfache

2.1 Bilanzgleichungen zur Beschreibung der atmo-
spharischen Stromung

Numerische Modelle zur Beschreibung der atmeasisichen und ozeanischen @triing
basieren grun@gZzlich auf dem Prinzip der Erhaltung von Impuls, Energie und Masse in
einem abgeschlossenen System. Dara(@s $ich ein Gleichungssystem, bestehend aus
den Navier-Stokes’schen Bewegungsgleichungen, dem 1. Hauptsatz der Thermodynamik
fur thermische Energie und der Kontiratggleichung bilden. Dieuf'die Volumen- oder
Masseneinheitgjtigen partiellen nichtlinearen Differentialgleichungen werden durch nu-
merische Integrationber Raum und Zeit gest. Hierfir werden nach Reynolds (1895)

alle in Raum und Zeit variablen GBéeny (z, y, z, t) in einenuber ein Gitterelemenatim-

lich und zeitlich gemittelten Anteif (oder Ensemblemittelwert) und die davon abwei-
chendenaumlichen und zeitlichen Schwankunggir, y, z, t) unterteilt, so daRd gilt:

x(@,y,z,t) =X+ X' (z,y,2,t), (2.1)

wobeix’(z,y, 2,t) = 0ist. Nach Anwendung der Reynolds-Mittelung und bei ugdr"
sichtigung der Einsteinschen Summenkonventioalernan unter stark vereinfachenden
Annahmen folgendes Gleichungssystem:

ow | __om  Oujui) 1 9p _ P
E + u]' a$j = — a$j — %axz — 951'3 — 2Qeijk77juk + Va—l’? (22)
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Der turbulente Transport von Impuls, Energie und Feuchte zwischen Atmosphre
und einer eisbedeckten Meeresobegédtche

9% _, 2.3)
81']'

00 00 8(@) e _,OR;

i + 5 o, = — o, + Kp 8x? + (pocy) a—xj (2.4)

dg  __0qg _ Ouq) 0%

3t +Uja.'lfj - 81']'

(2.5)

p=pR,T. (2.6)

In diesem Gleichungssatz stellen (2.2) die 3-dimensionale, gemittelte Navier-Stokes-
Gleichung, (2.3) die Kontinugttsgleichung unter Backsichtigung der Boussinesg-
Approximation, (2.4) die aus dem 1. Hauptsatz der Thermodynamik abgeleitete
prognostische Temperaturgleichung und (2.5) die Bilanzgleichumgdié mittlere
spezifische Feuchtge (ohne Betcksichtigung von Phasenumwandlungen) dar. Eine
Verkntipfung des Gleichungssystems erfalgplicherweise durch die Zustandsgleichung
fur feuchte Luft (2.6). Die Gleichungen wurden unter Bssichtigung der Einsteinschen
Summenkonvention formuliert, weshalbér gleiche Indizes aufsummiert werden muf3.
Dabei gilt flir das Kronecker-Symbal; = 1 bei i = 3 undd;; = 0 bei i # 3. Weiter gilt

ei;xk = 0beii=j,i=koderj=Kkge;, =1 bei geraden Permutationen der Indizes (z.B. i =
1,j =2, k=3) undk;;;, = -1 bei ungeraden Permutationen (z.B.i=3,j=2,k=1).

Die Terme in (2.2) beschreiben von links nach rechts die lokale zeitietirung
und die Advektion der Geschwindigkeitskomponemgedie Divergenz des subskaligen
turbulenten Impulsflussegu/ *, die Druckgradientkraft, die Schwerkraft, die Coriolis-
kraft sowie die molekulare Reibung; undz; sind die Komponenten des dreidimensio-
nalen Windvektorsy, ist die mittlere Luftdichtep der mittlere Luftdruckg die Schwe-
rebeschleunigund? die Erdrotationsrate;; sind die vektoriellen Komponenten der Er-
drotation und- die kinematische Viskosat:

Die Terme der prognostischen Temperaturgleichung (2.4) beschreiben von links nach
rechts die lokale zeitlichAnderung sowie die Advektion der mittleren potentiellen Tem-
peratur®, die Divergenz des turbulentenanfiieflusses, die molekulareanfieleitung,
sowie die Divergenz des StrahlungsflusgesDie potentielle Temperatur ist definiert

IDieser Term beschreibt den ImpulsfluR pro Masseneinheit. Im Folgenden wird auch der Impulsfluf pro

Volumeneinheitr = —puju; als Impulsflul’ bezeichnet

6



2.2 Bestimmung turbulenter Bodenflisseuber homogenem Untergrund

durch
O = T(1000/p) Fa/ee) (2.7)

mit der Lufttemperaturl’, dem Luftdruck p, der spezifischen WAfimekapaziét bei
konstantem Druck, und der Gaskonstantearftrockene LuftR, = 287.04J kg ' K *.

Im Gegensatz dazu stel, ~ (1 + 0.61¢) in der Gleichung (2.6) die Gaskonstante f"
feuchte Luft dar, welche von der spezifischen Feughtbhengt. Die Erhaltungsglei-
chung der mittleren spezifischen Feuchteilanziert die lokale zeitlichénderung und

die Advektion der Feuchtg, die Divergenz des turbulenten Feuchteflusses sowie die
molekulare Diffusion.

Die Gleichungen (2.2), (2.4) und (2.5) enthalten die dreidimensionale Divergenz der
turbulenten Rlisse von Impuls, \&ime und Wasserdampf. Die Divergenz der horizon-
talen turbulenten kiSse ist jedoch gegabér den vertikalen klein, so daf3 erstere bei
Grenzschichtbetrachtungen nicht betrachtet werden. In der Komtisgli€ichung treten
Korrelationsterme der Fluktuationen von Luftdichte und der Windkomponenten auf. Die-
se werden jedoch aufgrund der Vereinfachungen des Gleichungssystems (Boussinesdg-
Approximation) vernacfassigt.

Um die vertikalen turbulenten &$seu’w’, w'©’ undw’q’ mit Hilfe der in Modellen
berechneten oder im Feld gemessenen mittlereff@rauszudicken, werden die BEEse
haufig proportional zu den lokalen vertikalen Gradienten der mittlerefR@r'gesetzt:

Uy = —Ky(2) aa—\f ) (2.8)

Darin stellt Ky (z) den lohenabhhgigen turbulenten Diffusionskoeffizienten deioGe”
¥ (=u, 0, q) in Richtungz dar.

Zur Berechnung von Gradienten in einem numerischen Gitter eines Modells wird mei-
stens ein linearer Verlauf der mittlerendBen zwischen den Gitteafthen angenommen.
Diese Annahme ist aber in deraNé von Oberéichen fehlerhaft, da dort Wind, Tem-
peratur und Feuchte in vertikaler Richtung deutlich vom linearen Verlauf abweichen.
Zur Bestimmung der turbulentenud$e in Oberéichenahe wird daheublicherweise
von der sogenannten Monin-Obukhov-Theorie Gebrauch gemacht, die in den folgenden
Unterkapiteln mher beschrieben wird. Ziel der Darstellungen ist esilolarhinaus, die
Besonderheiten des turbulenten Transpalier ' Meereisobedthen, sowie bestehende
Parametrisierungsaatze, die diese backsichtigen, zu edltern.

2.2 Bestimmung turbulenter Bodenflisseuber homoge-
nem Untergrund

Zur Berechnung der atmosatischen Stinung in der Bodenschichibér homogenem
Untergrund werden die Annahmen der Monin-Obukhov-Theoriewdtgyg/iorausgesetzt.
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Der turbulente Transport von Impuls, Energie und Feuchte zwischen Atmosphre
und einer eisbedeckten Meeresobegédtche

Diese besagt, daf die turbulentengdé in der obedthennahen Luftschichals hohen-
konstant angenommen werdearkien. Weiter wird durch die M-O-Theorie ausgesagt,
dald der vertikale Verlauf von Windgeschwindigkeit, Temperatur und Feudide die
sogenannteAhnlichkeitsfunktionensy, (), ¢ (%) undég (%) als Funktion des Sta-
bilitatsparameters/ L beschrieben werden kandblicherweise werden in Modellen die
von Businger et al. (1971) und Dyer (1974) empirisch in abgigkeit von der thermi-
schen Schichtung der Atmospie bestimmten Funktionen

z kz Olu(z)] 1+5 z/L stabil (z/L > 0)
2y = 2 I B 2.9
Par (L) u, 0z (1-162)"7"  labil (z/L <0), (29)
z kz 00(z) 1+5 z/L stabil (z/L > 0)
)= 2= — _ 2.10
bu (L) 0. 0z { (1—162)""*  labil (/L <0) (2.10)
und
z kz 0q(2) 1+5 z/L stabil (z/L > 0)
2y = 22 A2 _ 2.11
%0 (L) ¢. 02 { (1—162) "% labil (/L <0) 1)
verwendet.

Darin istx = 0.4 die von-Karman-Konstante (Wieringa, 1993). Die&&giiu,, O,

und g, stellen Skalengr3en fir Impuls, Temperatur und Feuchte dar, die in der Prandtl-
Schicht als bhenkonstant betrachtet werden. Die thermische Schichtung der Ataresph”
wird durch den Stabil@gtsparameter

z kgw'o! |

2 I T il 2.12

7 5, ol z (2.12)
ausgednckt (Garratt, 1992). Darin igb, die virtuelle potentielle Temperatur, welche
naherungsweise durch

0, ~ 0 -(1+0.61q) (2.13)

aus der potentiellen Temperat@r berechnet werden kann. Die virtuelle potentielle
Temperatur bezeichnet diejenige Temperatur, die trockene Luft annehmen muf3, um
bei gleichem Druck dieselbe Dichte aufzuweisen, wie feuchte Luft der spezifischen
Feuchtigkeii;.

Die Integration der Gleichungen (2.9) - (2.1d)€er die Hbhe vonz = z, bisz = zp
(wobeizp die Obergrenze der Prandtl-Schicht darstellt), ergibt das Gleichungssystem

[u(ze)| = = {IHZ—’; — Uy (%P)} , (2.14)

2Diese Schicht wird als Prandtl-Schicht bezeichnet und nimmbbelich etwa die untersten £ der
Grenzschicht ein.



2.2 Bestimmung turbulenter Bodenflisseuber homogenem Untergrund

@ zZp Zp
Ozr) = Oy = — [m% Ty (f)} : (2.15)
q(zp) — qo = % {ln% — Uy (%P)} : (2.16)

Darin sindzy, zpe und z,, die Rauhigkeitsihgen €ir Impuls, Warme und Feuchte&),
und ¢, bezeichnen Werte der potentiellen Temperatur sowie der spezifischen Feuchte in
der Hohez = 2 ¢ beziehungsweise = z,,. In der Gleichung (2.16) ist becksichtigt,

daon (3) ~ g (3) gt

Die im Gleichungssystem (2.14) - (2.16) auftretenden Funktioﬂ!e,n(z) und
Wy (£) resultieren aus der Integration dénnlichkeitsfunktionenp,, (%) und ¢y (%)
zu:

T (z> _J -5z stabil (z/L > 0)
MAL) T 20 () a0 (B0 — 2atan(g3)) + 5 labil (z/L < (()) )
2.17
; -5 z/L stabil (z/L > 0)
Z) = ez \1/2
Va (L) 21n {%} labil (z/L < 0) (2.18)

Die turbulenten Risse von Impuls, \&fime und Feuchtedkinen in der Prandtl-Schicht
wie folgt durch die Skalengf3enu., ©, undg, ausgeduckt werden:

To = —po u'w' = —po uf (2.19)
hy = —py c, Ow' = —pg ¢ u, O, (2.20)
er=—poly qw = —po ly Uy Qs (2.21)

worin [, die Verdampfungsarime darstellt.
Durch Umformen von (2.14) - (2.16) und Einsetzen in die Gleichungen (2.19) - (2.21)
erhélt man fir die turbulenten kiSse folgende Bestimmungsgleichungen:

To = —po ul = —py |:[l ju(zp)| 5 )]] . (2.22)

er=—poly tn go = —po Ly [u(ze)| & ][ alzp) o £ ] (2.24)
o [{ L (¢)



Der turbulente Transport von Impuls, Energie und Feuchte zwischen Atmosphre
und einer eisbedeckten Meeresobegédtche

Damit lassen sich die turbulentenuBke von Impuls, \Afime und Wasserdampf in
Bodenrahe bei bekannter Windgeschwindigkeit, Temperatur und Feuchte in aleg H"
z = zp als Funktion der Rauhigkeitstgenz, zp o undz,, bestimmen. Da auch von

uy, ©, undg, abhangt, ist die losung nur iterativ raglich.

Ein weiteres, hufig angewandtes Konzept zur Parametrisierung der turbulenten
Flusse in der Prandtl-Schicht ist durch

2

To = —po CD,z lu(z)| , (2.25)
hy = —po ¢y cu . |u(z)| AT, (2.26)

und
e =—poly cp. [u(z)] Ag, (2.27)

gegeben. Darin sind die GiRéncp ., cy, und cg, die Transfer- oder Widerstands-
koeffizienten €ir Impuls, WArme und Feuchte. Weiter sil7, = T'(z) — T, sowie

Ag, = q(z) — ¢ die Differenzen von Temperatur und spezifischer Feuchte zwischen
der Hohez und den Hbhenz, ¢ beziehungsweisg, ,. In Ozeanmodellen oder einfachen
Atmosplarenmodellen werden die Transferkoeffizientanfig als konstant vorgegeben.
Ein Vergleich von (2.25) - (2.27) mit (2.19) - (2.21) zeigt aber, dal in der Prandtl-Schicht
der folgende Zusammenhang zwischen den Transferkoeffiziemtémpuls, Warme und
Feuchte und den Skalerm@gén besteht:

Cp. = —t (2.28)
u(z)|
Ch, = WO (2.29)
lu(z)| AT,
Ux Gx
Cpy = —— . (2.30)
u(z)| Ag.

Damit heingen die Transferkoeffizienten auch von der Schichtung ab, denn nach Ein-
setzen von (2.14) - (2.16) in (2.28) - (2.30) ergibt sich

2
2
Cp,=—2 = " . (2.31)
| (mﬁ —\IJM(%))




2.2 Bestimmung turbulenter Bodenflisseuber homogenem Untergrund

Analoge Formulierungenddnen fir die Transferkoeffizienten von &he und Feuchte
gefunden werden:

Crr. = (2.32)

%J:[Oni—wM@»(mi—mH@»J (239

Die Transferkoeffizientem,, ., cy . und cg , werdenublicherweise auf eine étie von
z = 10 m bezogen. & neutrale Schichtung ergibt sich somit der einfache Zusammen-
hang:
. 2
€p,10 = [@] . (2.34)
Ahnliche Formulierungendsinen fir die Transferkoeffizienteruf Warme und Feuchte
abgeleitet werden.

Die Abbildung 2.1 (links) zeigt den Transferkoeffizientep,, als Funktion der
Rauhigkeitsiihnge bei neutraler Schichtung (nach Gleichung 2.34ijfiggfur eine
homogene Gren#the. Die rechte Seite der Abbildung 2.1 zeigt die &figkeit
des Impulstransferkoeffizienten, ;, von der thermischen Schichtung der Atmoagh”
bei drei verschiedenen Werten der Rauhigkaiigéz, (nach Gleichung 2.31). Diese

8 - 4
7 - 3
6 L | Zo=1x10"m
5L e zo= 1x10% m
C 3
4 = — z,=1x10°m
o E o L
S 3: 8
x g 2
° E S e .
s 2F e - stabil
- 1T
C _instabil \
1=
0.9 E
0.8 Y O O Y O O T A B T 0
10° 10 103 107 0.1 -5 0 5
z, (m) z/L

Abbildung 2.1: Der Impulstransferkoeffizient, ;, als Funktion der Rauhigkeitsigez,
bei neutraler Schichtung (links) und als Funktion der Schichtung bei drei verschie-
denen Werten der Rauhigkedsije (rechts).
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Der turbulente Transport von Impuls, Energie und Feuchte zwischen Atmosphre
und einer eisbedeckten Meeresobegédtche

entsprechen afierungsweise den Rauhigkedistjen von Wasser oder sehr glattem
Eis (zp = 1.0 - 1075 m), mdRig glattem Eis4 = 1.0 - 10~* m) und rauhem Eis
(20 = 1.0 - 107* m). Von der Bezugsttie» = 10 m abweichende Transferkoeffizienten
werden im folgenden als 'lokale Transferkoeffizienten’ bezeichnet.

Die in diesem Abschnitt gezeigten Formulierungen wurdenhdmogene Grenz-
flachen abgeleitet. Gilt diese Annahme nicht, sassen die entsprechenden Formeln
modifiziert werden.

2.3 Bestimmung turbulenter Bodenflisseuber inhomo-
genem Untergrund

Die Meeresoberdiche in Polargebieten ist durch eine variable Rauhigkeit (Eisschollen
umgeben von Wasser und bedeckt mit PreRelssii) gepagt. In den Randzonen des
Packeises ist diese morphologische Inhomogedie? Meeresobedthe besonders hoch,
da die Eiskonzentration und die @3&nverteilung der Eisscholleaurnlich und zeitlich
stark variieren. Dadurch ergeben sich spezifische dynamische und thermische Grenz-
flachenbedingungen, die sich signifikant auf den Impuls- uadwéaustausch zwischen
dem Ozean und der Atmospie auswirken.

Die Abbildung 2.2 zeigt eine Prinzipskizze der obacfiénnahen polaren Atmosph”
ilber einem Eis-Wasser-Gemistlber den verschiedenen Obadtientypen bilden sich

4 I
u(z) = f(zoseff U*eff)
u(Hs) Mischungshéhe
- - S SR Hs
/,, e ///’
- t. GS - i;lt GS -
L in - . 7 int. GS
u(z) = fzoius) L it
/ // //
I/ i /
I z0e TE / Zow Tw i 20 TE
|l LC 1 |l 1
Eis Wasser Eis
N J/

Abbildung 2.2: Skizze der bodennahen Luftschicht bei einer partiellen Bedeckung des
polaren Ozeans mit Meereis. Charakteristische Variablen des Untergundes sind am
unteren Rand der Abbildung markiert. Die Amstriing ist durch einen Pfeil ge-
kennzeichnet. Die Mischungshé sowie die internen Grenzschichten (int. GS) sind
durch Linien markiert.
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2.3 Bestimmung turbulenter Bodenflisseuber inhomogenem Untergrund

interne Grenzschichten aus (gestrichelte Linien), die stroragbwbis zu einer be-
stimmten Hohe anwachsen. Innerhalb dieser Grenzschichten wird die aterosie
Strdmung durch den jeweiligen Untergrund beeinfluf3t. Dieser Einflul3 achisich mit
zunehmender bfie ab und ist in der sogenannten MischumdEh z (engl. 'blending
height’) nicht mehr identifizierbar, so daf3 oberhalb ¥fn die atmosphiische Swinung
durch 'effektive’ Parametei, und z, bestimmt wird. Die he Hz hangt unter anderem
von der Turbulenzintensit'der bodennahen Luftsimiung und der Wirldhge L~ der
jeweiligen Strukturen des Untergrundes ab, wie in der Abbildung 2.2 angedeutet.

Die oberfichennahe Luftstriiunguber Meereis wird durch den Wechsel zwischen
Schollen und offenem Wasser sowie durch &i&en modifiziert, so dafl} sowohl der
Impuls- als auch der fmeaustausch an der Meeresobetfe starken lokalen Schwan-
kungen unterliegt. Um diesem Tatbestand Rechnung zu tragen, unterscheidet man zwi-
schen der auf kleinskaligen Rauhigkeitselementen beruhenden d@berischerspan-
nung von Wasser- und Eiafthen und dem durch Schollander und Eisr¢ken hervor-
gerufenen Formwiderstand.

Zur Berechnung des Obeafihenwiderstandes einer als homogen betrachteten Eis-
oder Wasseréiche lkonnen die in Abschnitt 2.2 beschriebenen Formulierungen verwendet
werden. Der Beitrag des Formwiderstandes zum turbulenten Impulsflu@ mufd hingegen
mit speziellen Anatzen berechnet werdedbertrigt man das Formwiderstandskonzept
auf die Gleichung (2.25), so eatti'man:

2
To = To,s + To,f = —Po (CD,z,s + CD,z,f) |U(Z)| ) (2-35)

worin der Obergichenwiderstandskoeffizienf, . ; und der Formwiderstandskoeffizient
cp,,; getrennt zu ermitteln sind.

2.3.1 Oberfichenwiderstand von Wasser und Meereis

Die Oberflichenscherspannungf3t sich durch die Schubspannungsgeschwindigkeit
oder die Rauhigkeitaligez, charakterisieren, wobei die Rauhigkedtstje von Wasser
durch die sogenannte Charnock-Beziehung abgasciwérden kann:

U2

20 =a—. (2.36)
g

Die als Charnock-Konstante bezeichnetea wurde empirisch von Charnock (1955)
zua = 0.015 und sg@ter von Wu (1980) zu = 0.0185 ermittelt. Mittlerweileuberstrei-
chen die in der Literatur zitierten Werte jedoch einen nodfdgrén Wertebereich. Ferner
ist noch offen, in welchem Mal3e der Ansatz aughWasser in Schollenzwischemurnen
verwendet werden kann.
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Der turbulente Transport von Impuls, Energie und Feuchte zwischen Atmosphre
und einer eisbedeckten Meeresobegédtche

Empirisch bestimmte Werte der Rauhigkeitslie von relativ glattem Meereis
schwanken zwischen = 1.0 - 103 m (Birnbaum, 1998) und, = 6.0 - 10~* m (Banke
et al., 1980). Sie entsprechen mittleren Transferkoeffizienten vonegtya~ 1.8 - 1072
bei neutraler Dichteschichtung (vergl. hierzu Abbildung 2.1). Guest und Davidson (1991)
finden fir neu gebildetes, extrem glattes Meereis Rauhiglegitgi von, < 1.0-107> m.

2.3.2 Formwiderstand von Schollenkanten

Die Impulgibertragungy ; von der Luftstoimung auf Eisschollen durch den Formwider-
stand der Schollenkanten berechnet Birnbaum (1998) agh&thimittelwerten des Schol-
lenfreibordsH s, der SchollerdngeL; und des Schollenabstandes zu:

H
o5 =P, (L.+fL ) . (2.37)

Darin ist P, der Staudruck, welcher auf eine Einhetstié des Schollenrandes wirkt.
Dieser ist proportional zu dembér die Schollentitie integrierten Quadrat der senkrecht
zum Schollenrand gerichteten horizontalen Windgeschwindigkeitskomponente

P, = ! c 1 /Hf u(z)%dz (2.38)
a — 9 w PO Hf o . .

Somit findet mandi den durch den Formwiderstand bewirkten abta/gerichteten Im-
pulsflul®
1 1 Ao

To.f = 5 Cw P LiL. /ZO u(z)°dz , (2.39)
mit ¢,, als aerodynamischem Widerstandsbeiwert einer Eisscholle. Der Wer}, y@mgt
von der Hindernisform ab und muf3 durch Messungen ermittelt werden. Birnbaum (1998)
benutztc,, = 1.0. Dieser Wert basiert auf Windkanalmessungen an flachen, zylindrischen
Korpern (Marshall, 1971) und kann demzufolge nur als eine grodleeNing dii ein
Ensemble unterschiedlich geformter Scholérdér gelten.

Die Anstomgeschwindigkeit.(z) kann zwischen nahe beieinander liegenden Eis-
schollen durch Abschattung verringert werden. Dies ist besonders bei hohen Eiskonzen-
trationen und kleinen Schollermfsen der Fall. Hanssen-Bauer und Gjessing (1988) ha-
ben Abschattungsmessungen der Windgeschwindigkeit im Lee von Baumstreifen unter-
schiedlicher Bestandsdichtedlyéli, 1946) ausgewertet und durch folgende Gleichung an
die Stomungsbedingungen eines Schollenzwischenraumes mit Brgig@gemhert:

w(z) = uo(2) {1 ~ exp (—0.18 Z—i)} | (2.40)
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2.3 Bestimmung turbulenter Bodenflisseuber inhomogenem Untergrund

Darin ist nunu(z) die reduzierte Windgeschwindigkeit im Lee einer Eisscholle mit Frei-
bordtohe H bei Erreichen derachsten Eisscholle ung(z) die ungestite Anstomge-
schwindigkeit. Manuberzeugt sich leicht, da3 die Windabschattung nach der Glei-
chung (2.40) bei geringem Schollenabstand inadg$eren Eisrandzone, g,/ Hy < 10

ist, durchausiber 15% betragen kann.

2.3.3 Formwiderstand von Eisticken

Arya (1975) berechnet den durch den Formwiderstand eines Prafkeiss hervorgeru-
fenen Impulsfluf®, ; entsprechend folgenderaNerungsform der Gleichung (2.39):

Tof = % Cw PO )}?—2 u? . (2.41)
Darin entsprichtu; der ungesirten Windgeschwindigkeitskomponente indRénlohe
Hpy senkrecht zum &cken, undXy, ist der Abstand im Lee desugkens, der multipliziert
mit der Einheitsbreite desukRkens die Fdche angibt, auf die der Impulsflul® wirkt. Das
Aspektverfaltnis A = g—; kann als MaR di die Rauhigkeit der Obedthe betrachtet
werden, wennH die effektive Rickenlohe und X den effektiven Rckenabstand
bezeichnen. Bei diabatischer Schichtung der AtmasptKann die Gleichung (2.41)
nicht mehr als Mherung der Gleichung (2.39) genutzt werden, da in diesem edege”
Abweichungen vom logarithmischen Verlauf der Windgeschwindigkeit auftreten.

Die Gleichung (2.41) beschreibt den mittleren Impulsfluf3, der durch den Formwider-
stand parallel stehender und senkrecht angesér' Hindernisse gleicherdthé H; und
gleichen AbstandeX ; hervorgerufen wird. Um diese auf ein Ensemble von ugikeh
mit unterschiedlichen bfien, Abstihden und Orientierungen zibértragen, erweiterte
Mai (1995) das Konzept durch die Beksichtigung statistischer Verteilungsfunktionen
der Rickentohen und -abstide. Es wurden hiarf'die Mittelwerte vonH  und Xz durch
statistisch begmdete Verteilungsfunktionen dieserdBen ersetzt. Verwendet wurden
Verteilungsfunktionendi die Rickentohe Hr (Wadhams, 1980):

n(Hg) dHg = Ay exp(—=AgHg) dHp (2.42)
und ftir den Rickenabstand; (Hibler et al., 1972)
n(Xg) dXr = Ax exp(—AxXg) dXp, (2.43)
worin die ParameteX; und \ x durch
Mt = (Hp — Hpin) (2.44)
Ax = Xn | (2.45)
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an Messungen der Eistkenverteilung angepaldt werdeankién. kit die Verteilungs-
funktionen beider GRenV (¥ = Hy, Xi) mul’ die Normierungsvorschrift

/ (T ¥ = 1 (2.46)
Uinin

erfiillt sein. Die GoRBenH und X in den Gleichungen (2.44) und (2.45) bezeichnen
die Mittelwerte, vehrendHpy ,,,;,, den Mindestwert der &kenlohe benennt, der durch

die Verteilungsfunktion bercksichtigt wird. Die Giltigkeit der Gleichungen (2.42) und
(2.43) hat Mai (1995) di' die Eisrandzoneusllich von Spitzbergen durch Messungen
bestitigt. Es wird im Abschnitt 3.2.1.1 gezeigt, dal? diese Beziehungen auch im Nordpo-
larmeer gelten.

Basierend auf Messungen von Banke und Smith (1975) nutzte Mai (1995) folgende
lineare Beziehung zwischen dem Widerstandsbeiwgetnd der Rickentohe H z:

Cw =0y +bygHr mitay = 0.05, by = 0.14m™", (2.47)

welche allerdings bezogen auf die Windgeschwindigkeit in 10 m abgeleitet wurde.
Legt man unter Annahme eines logarithmischen Windprofils énit= 0.0006 m) in

der Prandtl-Schicht die zur Berechnung v@n erforderliche Windgeschwindigkeit in
Riickenlwhe zugrunde, so ergeben sicin & = 0.185 undb; = 0.147m~! modifizierte
Koeffizienten. Diese empirische Beziehung basiert aber lediglich unif Messungen
und hat weiter den Nachteil, daf3 aufgrund der linearerafgigkeit der,,-Wert bereits

bei Hr > 5.5 m goRer als 1.0 wird. Diese Migel erfordern einé&berprifung der
Formulierung durch zwdZliche Messungen. So wurde von Garbrecht et al. (1999)
eine alternative Formulierungif'die Abhangigkeit des Widerstandsbeiwertes von der
Rickentohe vorgeschlagen. Deren Ableitung wird in Kapitel Gatért.

Nimmt man eine zudllige Verteilung tir die Orientierung der Eiackenachsen an
(Mock et al., 1972), so giltfi die Verteilungsfunktion der iRkenachsen(v) = 1/x fur
den gesamten Winkelberei¢h7/2 < v < 7/2|. Der Formwiderstand einesuRKenen-
sembles reduziert sich dadurch um einen Faktor

/2
F = / n(y) dy = % : (2.48)

w/2

Weisen Eisucken aufgrund spezieller Gegebenheiten eine bevorzugte Ausrichtung auf
oder sind sie nicht wall- sondern haufenartig geformt, so ist die Reduktion durch den
Verteilungsfaktor (2.48) nicht zasig.

Im Kapitel 6 wird dargelegt, wie die Berechnung des Formwiderstandes varckesr”
basierend auf der Gleichung (2.39) erfolgen kann. Hiermgsaii die Parameter zur Be-
schreibung der Eisschollenverteilung in der Gleichung (2.39) durafjwate Golien der
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2.3 Bestimmung turbulenter Bodenflisseuber inhomogenem Untergrund

Eisnlickenstatistik ersetzt werden BKenlohe statt Schollerdtie, Rickenabstand statt
Schollenabstand). Diese @3én kohnen aus Modellrechnungen (Steiner et al., 1999) oder
Satellitenaufnahmen (Haas et al., 1999) abgeleitet werden oder sind aadhtayey) Sta-
tistiken verfigbar. Weiter mm$sen die von Mai (1995) vorgeschlagenen Erweiterungen auf
die Gleichung (2.39bertragen und bei Bedarf modifiziert werden.
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Messungen atmospérischer Turbulenz tGber inhomogenem Untergrund

Kapitel 3

Messungen atmosparischer Turbulenz
tber inhomogenem Untergrund

Die Grundlage dieser Arbeit sind Messungen, welche im Zeitraum Juli bis September
1996 wahrend der Polarsternreise ARK Xll im Bereich der Laptev- und Kara-See
als Beitrag zur Arctic Climate System Study (ACSYS) durclipef wurden. Der
Expeditionsverlauf wird im Fahrtbericht von Augstein et al. (199aher”beschrieben.
Unsere Betrachtungen beruhen vor allem auf Messungen am Bugkran, durch die sowohl
der mittlere Zustand als auch die turbulenterof@ari der Atmospré zwischen 4 und

20 m Hohe erfal3t wurden. Auf der Grundlage dieser Messungen saltenHomogene
untere Randbedingungen die bodennahen turbulentessé&lvon Impuls und ¥fine
abgeleitet werden. Dazu werden die Ergebnisse einzelner Fallstudien teilweise durch
weitere Daten verallgemeinert. Zu letzteren gam auch Experimente bei Tossens im
ostfriesischen Wattenmeer, mit deren Hilfe die Untersuchungen an topographischen
Storungen (Eiancken) auf unterschiedliche DichteschichtungsatirfiSse erweitert
werden konnten.

Im ersten Teil dieses 3. Kapitels wird zactist das Mel3system vorgestellt. Danach
erfolgt ein detailliertelUberblick tber die durchgeffirten Experimente, wobei speziell
die meteorologische Situation und die Eis\athisse veahrend der Kampagne ARK XI|
dargestellt werden. Der dritte Teil behandelt die Genauigkeit der Schiffsmessungen unter
besonderer Becksichtigung der Positionierung der MeRanlage am Schiffsbug.

3.1 Verwendete Mel3systeme

3.1.1 TurbulenzmelR3anlage an Polarstern

In Zusammenarbeit mit der Firma METEK (Elmshorn) wurde eine TurbulenzmefRanlage
entwickelt, die am Bugkran des Forschungsschiffes Polarstern angebracht werden kann
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3.1 Verwendete Mel3systeme

Tabelle 3.1: Bestickung der Turbulenzmef3anlage

Gefdtetyp | MeRmhe (m) | MeRgoRen | Abtastrate
USAT-3 3.8,5.4,8,13,20 Temperatur 17 Hz
Ultraschallanemometer und Wind

PT-100 3.8,5.4,8,13,20 Temperatur 1Hz
Temperatursensor

Lyman-« Hygrometer 3.8 Luftfeuchtigkeit 17 Hz
Taupunktspiegel 13 Luftfeuchtigkeit| 6 / Stunde

(Abb. 3.1). Die Instrumentierung der Anlage ist in der Tabelle 3.1 zusammengefal3t. Der
Abstand der am Bugausleger angebrachterateerim Schiff betrug mindestens 12 m.

Die Abbildung 3.2 zeigt ein Blockschaltbild der TurbulenzmeRanlage unter Einbezie-
hung von Instrumentierung und Datenerfassung. Die Ultraschallanemometer und PT-100
Sensoren sind ahirend der Messung mit spezifischen Recheneinheiten (welchedgs

e

B 2 j
. TG

ar

Abbildung 3.1: Ansicht von Polarstern alirend einer Messung. Die Anlage am Bugkran
wurde grafisch hervorgehoben. Foto: Qipkés
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Block Flow Diagram of the Turbulence Measuring System (TMS) RV POLARSTERN
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Abbildung 3.2: Blockschaltbild der TurbulenzmeRanlage.

Gerat die Betriebsparameter festlegen), einem Schnittstellenumsetzer (welcher die auf-
laufenden Daten zusammenfal3t) sowie einer mobilen Sun-workstation (welche die Daten
speichert) verbunden. Die Abtastraten aller &@enverden mit Hilfe der Software syn-
chronisiert, so daf3 eine exakte zeitliche Zuordnung der MeRwerte erfolgt.

3.1.1.1 Messung der Windgeschwindigkeit

Die Funktion des Ultraschallanemometers basiert auf deanderung der Ausbrei-
tungsgeschwindigkeit von Schallwellen durch die atmasiskhe Luftstomung. Ein
emittierter Ultraschallimpuls wird durch eine in Laufrichtung gerichtete Windkompo-
nente beschleunigt und durch eine entgegengesetzt gerichtete Komponente abgebremst.
Durch die Laufzeitmessungen von Signalen entlang dreier orthogonaler Mel3strecken
lalt sich der dreidimensionale Windvektor bestimmen. Da die Schallgeschwindigkeit
auch von der Lufttemperatur adhgt, kann letztere ebenfalls aus Laufaedérungen
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3.1 Verwendete Mel3systeme

abgeleitet werden, wenn Schallsignale in beide Richtungen zwischen den Sensoren
gesendet werden. Allerdings ist die Absolutmessung der Lufttemperatur dabei relativ
ungenau, so daf3 zazlich PT-100 Temperatursensoren in alleshiri eingesetzt werden
(siehe Tabelle 3.1). Die turbulenten Schwankungen der Temperaturek”mit den
USAT-3-Gesgten dagegen hinreichend genau bestimmt werden.

Der Abstand zwischen Sensor und Erpgér betgt etwa 40 Zentimeter. Turbulen-
zelemente, welche einen kleineren Durchmesser als diesen Abstand aufwerssm k™
nicht mehr aufgedst werden. Da die @fRe der relevanten Wirbel in Bodeaire' etwa
linear von der lhe uber Grund abéiigt, kann eine Mindestihé angegeben werden,
ab welcher die Messung mit einem Ultraschallanemometer sinnvolle Ergebnisse liefert.
Wamser et al. (1997) haben mittels Messung und Modellrechnung gefunden, dal3 die Va-
rianz der Vertikalkomponente der Windgeschwindigkeit in eineh&élvon 1 m nur noch
um etwa 10% untersclatzt wird, so daf3 die unterste Med}te' der TMS mit 3.80 m
gewdhlt wurde, um re@Sentative Werte zu erhalten. Bei einer Untersuchung von Stilke
et al. (1972) wurden Ausfle des Ultraschallanemometers bei Niederschlagsereignissen
gefunden. Dergleichen wurdeahiend der ARK XlI-Reise bei leichtem Schneefall nicht
beobachtet.

3.1.1.2 Messung von Lufttemperatur und Luftfeuchtigkeit

Die absolute MelRgenauigkeit der PT-100 Sensorenagetetwa+ 0.15 K. Durch
Paralleleichung aller Sensoren in einer Klimakammer konnte regiidh™ erreicht
werden, daf die relativen Unterschiede zwischen den einzelnen Sensoren minimiert
wurden.

Zur Messung der relativen Feuchte der Luft ist die TurbulenzmeRRanlage mit einem
Taupunktspiegel (13 m étie) beaickt, um zuverdissige 10-Minuten-Mittelwerte zu er-
halten. Ein in 3.8 m ldhe angebrachtes Lyman-Hygrometer erfal3t die turbulenten
Feuchteschwankungen mit einer Frequenz von 17 Hz. Diese hochfrequenten Fluktuatio-
nen der spezifischen Feucljtererden mit der synchron bestimmten Vertikalkomponente
des Windesv korreliert, um den turbulenten Wasserdampfflu® in 3.8 m zu berechnen.

3.1.2 Polarstern DatenErfassungs- und Verteilungssystem (PO-
DEV)

Die mittleren atmospdrischen und ozeanischen dBen wurden routineafdig an

verschiedenen Positionen an Bord von Polarstern gemessen und vom Polarstern
DatenErfassungs- und Verteilungssystem (PODEV) registriert. Diese Werte werden zu-
sammen mit den navigatorischen Daten laufend in einer Datenbank des AWI gespeichert
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unduber das Internéizur Verfligung gestellt. In dieser Arbeit werden aus dem PODEV-
Datensatz MelRwerte der Lufttemperatur und -feuchte in 27ometider Wassertempera-
tur am Schiffsbug in 6 m Tiefe und der Windgeschwindigkeit in 37 ah&lverwendet.

3.1.3 Helipod

Neben der Turbulenzmel3anlage TMS auf Polarstern wurden turbulersseRhuch mit

dem hubschraubergetragenen Helipod gemessen (Wode und Roth, 1996). Diese Messun-
gen wurden in einer Dissertation von Hofmann (1998) bearbeitet. Die Helipod-Daten
liefern rAumlich gemittelte vertikale turbulenteusiSe, welche die inhomogene Ober-
flachenstruktur besser reflektieren als die zeitlichen Mittel an einem festen Ort. Diese
Turbulenzmessungen erfolgen mittels einenfidchsonde, welche die hochfrequenten
Fluktuationen des Windvektors erfal3t. Weiter wird die EisobehEntopographie mit ei-

nem Laser-Altimeter gemessen.

Messungen TMS ARK Xl vom 25.07.96 - 05.09.96

Abbildung 3.3: Der Fahrtverlauf sowie die Positionen der TMS-Messungehrerid der
Polarsternreise ARK XIlI.

http://www.awi-bremerhaven.de/MET/Polarstern/poldatquery.html
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Abbildung 3.4: Die Eiskonzentration atirend ARK XII in Abrangigkeit von geographi-
scher Breite und &fige. Die Daten wurden aus Lensu et al. (1996) entnommen.

3.2 Durchgefihrte Kampagnen

3.2.1 Polarstern-Kampagne ARK XIlI

Wahrend ARK XII fanden zwischen dem 23. Juli 1996 und dem 5. September 1996 25
Mel3phasen in der bodennahen atmas@then Grenzschicht statt, deren Positionen in
der Abbildung 3.3 dargestellt werden. Die Messungen sind demnachsexyativ @i

weite Teile des Nordpolarmeeres unter sommerlichen Bedingungen. Im wesentlichen
wurden zwei Melstrategien verfolgt. Einerseits wurden Messunbenrehrere Stun-

den an einer festen Position durchgett; um eine hohe statistische Sicherheit der Daten
zu gewvahrleisten. Andererseits wurden Messungen bei bewegtem Schiff vorgenommen,
um die dumliche Struktur des mittleren und turbulenten atmasghhen Feldes in der
Umgebung von Meereigcken und offenen Wasseafifien zu erfassen.

3.2.1.1 Eisverlaltnisse wahrend ARK XI|

Wahrend der gesamten Expedition wurden re@fig” Beobachtungen der Meer-
eisparameter in naher Umgebung des Schiffes durahgefVisuelle Beobachtungen

der Eiskonzentration, Eisschollenverteilung, sowie der mittleren und maximalen
Rickentohen haben Lensu et al. (1996) tabellarisch zusammengefaldt. Die so erhaltene
Eiskonzentration ist in der Abbildung 3.4 als Funktion der geographischen Breite und
Lange reproduziert. Die Daten zeigen eine breite Streuung der Eiskonzentration ohne
bemerkenswerte geographische Unterschiede.
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Die durch das am Helipod installierte Laser-Altimeter gemesserafigkeitsdich-
teverteilungen von Eisickentohe und -abstand lassen sich durch die Gleichungen (2.42)
und (2.43) gut approximieren, wie das rapentative Beispiel in der Abbildung 3.5 belegt.
Demnach liefern die Beziehungen (2.42) und (2.43) brauchbare Atmoigen sowohl
fur die Eisrandzone (Mai et al., 1996) als auahdas innere Nordpolarmeer.

3.2.1.2 Meteorologische Bedingungenahrend ARK XII

Die Zeitreihen der Luft- und Wassertemperatur und deren Differenz, der Windgeschwin-
digkeit und der relativen und der spezifischen Feuchte sind in der Abbildung 3.6 wieder-
gegeben. Im grau unterlegten Zeitraum konnte aufgrund einestéaeisfalles die Was-
sertemperatur nicht gemessen werden, so dal3 diese Werte durch Interpolation festgelegt
werden. Die gemessene Wassertemperatur &grevid ARK Xll nur geringfigig tiber

der Gefriertemperatur. Die Mittelwerte der Lufttemperatur schwankten zwisehe@

zu Beginn und-10°C gegen Ende der Mel3phase. Daligerlagern sich sowoh&dimli-

che als auch zeitliche Einf§se. Da die Wasserobadhientemperatur nahezu konstant ist,
beruhen die Variationen der Temperaturdifferenz Luft-Wassér= 17, — Ty (Abb. 3.6,

Mitte) fast vollseindig aufAnderungen der Lufttemperatur. Eine Korrelation zwischen der
Windgeschwindigkeit in 37 m btie und der Lufttemperatur besteht nicht. Aufgrund der
Temperaturunterschiede zwischen Luft und Wasser kann man die Zeitreihe in drei Phasen
unterteilen:

e Vom 25. Juli bis etwa 5. August war die Luftanmner als das Wasser, so dafd der
Warmeflufd von der Atmospainé zum Ozean gerichtet war (stabile Schichtung).

3L *=0.984 l g _ Messung r? = 0.969 N m _ Messung
He = 0.491 m Xg =34.771m
—— Modell —— Modell
= 0.02
E?r E
s g
z - S
S 2 0.01
1 -
0 ‘ ‘ 0
0 2 3 0 200 400 600
Hg (m) Xg (M)

Abbildung 3.5: Ein Vergleich der am 28. Juli 1996 durch das Laser-Altimeter gemesse-
nen (Histogramm) und derbér die Gleichungen (2.42) und (2.43) berechneten (Li-
nien) Haufigkeitsdichteverteilungen voruBKenlohe (links) und -abstand (rechts).
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3.2 Durchgetihrte Kampagnen

e Vom 5. bis 17. August schwankte die Temperaturdifferenz um Null und dem@em”
war auch der Vd@imeflul? an der Meeresobaxhie im Mittel gleich Null (neutrale

Schichtung).
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Abbildung 3.6: Luft- und Wassertemperatur (oben), Temperaturdiffer®ihz= 17, — 1Ty
und Windgeschwindigkeit (Mitte), sowie spezifische Feughiad relative Feuchte
r.F. (unten) vehrend ARK XII. Die grau unterlegte &he markiert fehlende Daten

der Wassertemperatur.
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o
% 5 Abbildung 3.7: Flugweg der Polar-2-
g

Mission am 16. Mz 1998 im
Eingangsbereich des Storefjor-
des, siddstlich von Spitzbergen
oy (aus Hartmann et al., 1999).

_._._1=|

e Vom 17. August bis zum Ende der Reise war die Ludttéi als das Wasser und
der Warmeflul3 war vom Wasser in die Atmosph gerichtet (labile Schichtung).
Dadurch kihlte das oberfichennahe Wasser ab und es bildete sich Neueis.

Die mittlere Windgeschwindigkeit lag um % 2 m/s und nur an 3 Tagen wurden
Werte uber 10 m/s gemessen. Die hohen Werte der relativen Feudfit€d PODEV)
belegen, dalR die Atmosale an den meisten Tagen mit Wasserdamphitgigs war,
so dal3 die spezifische Feuchte (TMS und PODEV) agmér fallenden Lufttempera-
tur von Anfang bis Ende August von etwa 3.5 g/kg auf 2.5 g/kg abnahm (Abb. 3.6, unten).

Die regelnalBigen Vertikalsondierungen der Ludtde mit Radiosonden leisten nur
einen geringen Beitrag zur Erkundung der polaren Grenzschicht, weil diese nur gelegent-
lich die Hohe von 100 nubersteigt und die Sondenmessungen unmittelbar nach dem
Start durch Schiffseiniisse verdischt sind. Die Vertikalsondierungen werden daher in
erster Linie zur Initialisierung von Modellrechnungen verwendet, welche Informationen
Uber den geostrophischen Wind erfordern.

3.2.2 Kampagne ARTIST

Die Arctic Radiation and Turbulence Interaction Study (ARTIST) wurde im Zeitraum
Marz/April 1998 in der Umgebung von Spitzbergen mit zwei Flugzeugen dunchgef”
(Hartmann et al., 1999). Diese Untersuchung hatte das Ziel, die Wechselwirkungsprozes-
se zwischen Meereis und Atmosph, sowie deren Einflu3 auf die polare atmasjdthe
Grenzschicht zu untersuchen. Der Flugweg der die vorliegende Arbeit relevanten
Polar-2-Mission am 16. lsfz 1998 wird in der Abbildung 3.7 gezeigt. Von Bedeutung
ist speziell ein etwa 150 km langer Abschnittdsstlich von Spitzbergen im Eingang
des Storefjordes, der in 3@ 5 m Hohe zurichst landwits und anschlielRend semts’
geflogen wurde. In dessepnmlichem Bereich war aufgrund einer anhaltenden aufeisigen
Strdmung das Meereis stark geprefRahsénd im sdlichen Bereich relativ glattes Eis be-
obachtet wurde. \Afirend des Fluges wurden zeitgleich Messungen der atraospién
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3.2 Durchgetihrte Kampagnen

Turbulenz mit einer Eifloch-Sonde und Sondierungen der Eistopographie mit einem
Laseraltimeter sowie einer sogenannten Line-Scan Kamera (Bochert und Wamser, 1994)
durchgetihrt, um eine Zuordnung der atmospischen Turbulenz zur Obeafihentopo-
graphie zu ermaglichen. Zur Auswertung werden die etwa 150 km langen Mef3abschnitte
des Hin- und Rckflugs in jeweils 13 gleich lange Teile zerlegt.

Die Zunahme der Eisrauhigkeit voru®&nach Nord wird durch die Abbildung 3.8
veranschaulicht, welche charakteristische Aufnahmen des Eiseglirohen (links) und
nérdlichen Bereich (rechts) zeigt. Entsprechend belegen die Laser-Altimeter-Messungen
(Abb. 3.9) in &id-Nord-Richtung eine Verdopplung deokE H, (0.3 m auf 0.6 m) und
eine Abnahme des Abstandes (35 m auf 10 m) der Eisicken. Lediglich amardlichen
Ende der Traverse (etwa 25 km) wurden einige Rinnen vorgefunden, welche dort eine
Reduzierung voit, und eine leichte Zunahme von, bewirken.

3.2.3 Kampagnen im Watt: Tossens | - ll|

Wahrend der Expedition ARK XIl gelang nur eine vailatiige Fallstudie zutlber-
strbmung eines Eisickens. Daher wurden 1997 atizliche Messungen im ostfriesischen
Watt an sogenannten Buhnen in deahé der Ortschaft Tossens (Butjadingen) vorge-
nommen. Diese Buhnen bestehen aus aagiéri und zementierten Steinbken, wel-

che senkrecht zum Ufer etwa 100 m weit in das Watt ragen, um doen8trg des bei

Flut auflaufenden Wassers zu brechen und die Erosionastekzu verhindern. Bei Ebbe
stellen die Buhnen singaité Erhebungen im ansonsten ebenen Watt dar. Die @bleeth-
struktur einer Buhnatinelt derjenigen polarer Prel3eiskén, welche typischerweise aus
Eisblocken unterschiedlicher G8é mit einer darauf abgelagerten Schneeschicht beste-
hen. Die Homogenitf der Wattoberéiche in Anstoimrichtung entspricht hydrodynamisch

Abbildung 3.8: Meereis-Aufnahmen der Line-Scan-Kamera am 1&rmMi998 im adli-
chen (links) und oidlichen Bereich (rechts) des Mel3fluges.
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Abbildung 3.9: Mittelwerte von Eisuckentohe (links) und -abstand (rechtsyatwend
des ARTIST-Mel3fluges am 16.d7 1998.

einer sehr glatten Schnee- oder Esfié.

Es wurden Messungen an Buhnen mit 1.6 und 2.6 ehéddurchgefhirt. Das Ziel
war die Untersuchung der $triung und Turbulenzstruktur im Lee der Hindernisse bei
unterschiedlichen meteorologischen Bedingungen (Schichtung, Windgeschwindigkeit).
Messungen erfolgten nur bei Anstnungen senkrecht zur Buhnakrénd folgender drei
Phasen:

a) Tossens | vom 4.03.1997 bis 7.03.1997

b) Tossens Il vom 1.07.1997 bis 11.07.1997

c) Tossens Ill vom 4.11.1997 bis 11.11.1997
Neben den USAT-3-Gatén der TurbulenzmelRanlage wurden zwei weitere Ultraschalla-
nemometer vom Typ USA-1 (Firma METEK) eingesetzt. Die USA-ldBenveisen

Abbildung 3.10: Ansicht der Buhnen, an denen @mingsmessungen vorgenommen
wurden. Die Buhnenttien betrugen 1.6 m (links) und 2.6 m (rechts).
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3.3 Untersuchungen zur Datenqualiat der TurbulenzmefR3anlage

gegeniber dem USAT-3 eine andere Sensorgeometrie auf. Aus technischenlear”
konnen die USAT-3-Geaté nicht weiter als maximal 90 m voneinander aufgestellt
werden. Da der Abschattungsbereich im Lee einer Buhne etwa 100 agbetrufdten
die USA-1 zur Bestimmung der ungedEn Anstoimung und die USAT-3 zur Messung
des Windfeldes im Lee der Buhne eingesetzt werden.

3.3 Untersuchungen zur Datenquali&t der Turbulenz-
mefanlage

Da die Schlul3folgerungen anhand von Messungen mit verschiedenen Sensoren in un-
terschiedlichen Hhien gezogen werden sollen, mul3 die &Blichkeit der Werte auch
beziglich moglicher Sbreinwirkungen der Umgebung soadfig tiberptift werden. Die
folgenden Untersuchungen dienen der Identifizierung statistischer und systematischer
Fehler der Messungen, welche beispielsweise in folgender Form auftateerk”

e systematische Fehler: Einflul3 des Schiffigiers auf das Turbulenz- und Windfeld,
gerdtetypische Mel3ungenauigkeit

e statistische Fehler: ungegénde Mittelungszeiten

Im folgenden Teil des Kapitels wird anhand unterschiedlicher Untersuchungeuftgepr”
welchen Einflu? diese Fehlerquellen auf die Qaalitér Mel3werte auden.

3.3.1 Einflul3 des Schiffskrpers

Zum Einflu® eines Schiffskpers und der Schiffsaufbauten auf Messungen an einem
Ausleger wurden bereits mehrfach Studien durchgef”So finden Augstein et al.
(1991) bei gleichzeitigen Messungen des Impuls- urermé&flusses am Schiffsbug der
Polarstern und an einem Mast auf einer 200 m entfernten, im Luv des Schiffes gelegenen,
Eisscholle am Schiffsbug etwa Y0 geringere Impulsfisse und keine signifikanten Un-
terschiede bei den Wineflissen (Anstiinung etwat60 Grad relativ zur Schiffsachse).

Aus Vergleichsmessungen am Bug an Masten vierer verschiedener Schiffe haben Kidwell
und Seguin (1978) bei einer Anstriung von vorne (im Winkelbereich -90 bis +90 Grad)

nur geringe Verschungen der Messungen festgestellt. Smith et al. (1992) bestimmen
den MeRfehler der Schubspannungsgeschwindigkelitei einer Messung am Bug des
Schiffes 'RRS Frederick Russell’ (Ansiriung -20 bis + 30 Grad) ztt 2 %.

Yelland et al. (1998) haben mit dem mikroskaligen numerischen Modell "Vectis’ den
Einflul3 von Schiffskipern auf das Windfeld abgesaht. Die Rechnungen wurdenrf”
die 'RRS Charles Darwin’ und die 'RRS Discovery’ durchgleft. An beiden britischen
Forschungsschiffen erfolgt die Windmessung direkt am Bug, so dal3 der Schwerpunkt
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der numerischen Untersuchungen auf diese Position gelegt wurde. Die Studie ergibt eine
Untersclatzung der Windgeschwindigkeit bis zu 135fur die 'RRS Charles Darwin’,

deren Anemometer jedoch durch die Montierung beeinfluf3t wiedhresid bei der strom-
linienformiger gebauten 'RRS Discovery’ keine signifikanten Eis$é gefunden werden.

Fur Polarstern, bei der die Gd#e mindestens 12 m vor dem Schiffsrumpf montiert sind,
erwarten wir demnach auch keine signifikante ®es¢hung der Messungen bei Wind-
richtungen aus dem Bugsektor. Deshalb wurde bei allen TMS-Messungen das Schiff so
gedreht, dal3 es von vorne angesit wurde.

3.3.2 Vergleichsmessungen im Watt unter homogenen Bedingungen

Die Uber einen weiten Bereich homogene WattoheH€ ist gut geeignet, um einen
Vergleich verschiedener Mel3gee durchzufhren, da alle Gaté nahezu identischen
Strdmungsbedingungen ausgesetzt sindhvénd der Experimente in Tossens wurden
zwei einstindige Vergleichsmessungen der Ultraschallanemometer duttirgef”

e Am 6. Marz 1997 wurdenufif USAT-3- und ein USA-1-Gat parallel zur An-
stromung aufgebaut. Der Abstand zwischen den Instrumenten betrug jeweils 10 m.

e Am 8. Juli 1997 wurden vier USAT-3- und zwei USA-1-@Gé&r quer zur An-
strbmung installiert.

In der Abbildung 3.11 sind die Ergebnisse der Vergleichsmessungen:,van und

h; beider Mel3episoden dargestellt. Die Tabelle 3.2 @hthében diesen GRen die
MeRwerte des Impulsflussesund der vertikalen Windgeschwindigkeit sowie die
absoluten und prozentualen Abweichungen der USAT-3-MeRRwerte, die allerdings nur
fur die Bedingungen der jeweiligen Messunglt@” sind. Die gemittelten MelRwerte

der USA-1 werden nur zum Vergleich eingetragen, aber nicht bei der Berechnung der
Melfehler verwendet.

Es konnen keine eindeutigen systematischen Abweichungen der USAT-3-Mel3werte
gefunden werden. Die GRenu, v, und h; weisen Schwankungen auf, die vermutlich
statistischer Art sind. Am 6. kz wurde eine leichte Zunahme ven und i, in der
Melreihe beobachtet. Da die MelRwerte am 8. Juli kbmiches Verhalten zeigen,dte
diese Zunahme der Turbulenz aadfRere Einflsse zunckzufihren sein, wie beispiels-
weise auf eine geringfjigeAnderung der Temperatur oder des Feuchtegehaltes der Wat-
toberfiiche.

Die USA-1 messen im Mittel eine um 3% geringere Windgeschwindigkeit, aber daf”
héhere Turbulenzparameter im Vergleich mit den USAT-3. Diese systematische Abwei-
chung muf3 bei der Interpretation der Wattmessungen bedacht werden, da die USA-1 zur
Bestimmung der ungesttéen Anstoimung verwendet wurden.
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3.3 Untersuchungen zur Datenqualiat der TurbulenzmefR3anlage

3.3.3 Einflul3 der Mittelungszeit auf die Datenqualitt

Messungen turbulenter Prozesse erfordern eine ausreichend lange Mittelungszeit, um
statistisch gesicherte Ergebnisse zu erhalten. Um hinreichende Mittelungszeiten zu

o 06.03.1997 : < USAT-3 A USA-1 |
X
BT X gy, U=6.23mis
£ 6.0/ 6.14 618 6.19 oo
S
55 | UL U2 U3 U4 us
0.3
o i X A |
= 0.2 ﬁ:———r———7@———%———@8———5&7 U.=0.197 m/s
~ ! 0.185 0.188 0.194
< 0.1}
S
0
& a0l 41>f4 40,03
g 36;.<12
= A ——— .
51 30l X g0 % hf = 34.4 W/im?
e
0 10 20 30 40 50
Abstand (m)
, 08.07.1997 : < USAT-3 a4 USA-1
0 U1 u2 U3 Us
— 6.53 6.59
£ 646 6.39 X | —
£ 65 e e — — — — KX —— — "4 u=6.49 m/s
S 6.07 A
6.0 L \ A
0.25
_ A 4 »
2 T T T T T T T o T e X
£0.20 | o220 0215 0218 U, =0.221 m/s
=
0.15
40
t
= i A X — _ 2
S 35 o  wn A e ¢ hf=3458Wim
c“— 34.32 33.47 34.02 34.76|
30 ‘ ‘
0 10 20 30 40
Abstand (m)

Abbildung 3.11: Vergleichsmessung vom u. undhy am 6. Marz 1997 (oben) und am
8. Juli 1997 (unten). Die gemittelten Mel3werte der USAT-3 (Kreuze) sind am rech-
ten Rand notiert und durch die gestrichelte Linie veranschaulicht. Diat&ms-
zeichnungen der USAT-3 sind jeweils in der obersten Darstellung eingetragen. Die
MeRwerte der USA-1 sind durch Dreiecke markiert.
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Tabelle 3.2:Ergebnisse der Vergleichsmessungen am @&raviL997 und 4. Juli 1997.
Angegeben sind Mittelwerte, absolute und relative Abweichungenwan, u,,
7 und h; fur die Messungen der USAT-3. Zum Vergleich sind die MeRBwerte der
USA-1 eingetragen.

7. Marz 1997 8. Juli 1997
USAT-3 USA-1 USAT-3 USA-1 || Fehler (%)
u (m/s) 6.23+ 0.15 6.09 6.49+ 0.10 6.15 2.5
w (m/s) 0.04+ 0.05 0.15 0.02+0.10 0.16 n.bb
u, (M/S) 0.1984+0.02 | 0.220 || 0.221+0.02 | 0.242 10.0
7 (N/m?) 0.050+ 0.0086| 0.0626|| 0.063+ 0.0055| 0.0741 15.0
hy (W/m?) 34.4+ 6.60 40.03 34.6+ 1.20 34.9 20.0

1) nicht bestimmbar

bestimmen, werden eine 75 Minuten dauernde Messung vom 14. August 1996 sowie
eine 160 Minuten dauernde Messung vom 28. August 1996 im 8 m Niveau analysiert.
Der erste Mel3tag zeichnet sich durch ein amernd statiomres Windfeld aus. Damit
kann ausgeschlossen werden, dal’ synoptische Effekte die Dateatcuesititachtigen.

Die Messung wurde in einer Eisrinne, umgeben von relativ rauhem Eis, duntitgef”
Die Atmosplare war nahezu neutral geschichtet, so da@nrahernd gleich Null war.
Wahrend des zweiten MeRfalles am 28. August 1996 wurden mit etwa 8 Wichte,
aufwérts gerichtete \&fmeflisseuber einer Eisdecke im Lee einer offenen Wasaehi’
gemessen.

Zur Bestimmung einer minimalen Mittelungszeit wird wie folgt vorgegangen:

Eine komplette Mel3reihe wird unterteilt in Teilintervalle von aahst 1 Minute. Bi

jedes Teilintervall werden Mittelwerte, u. und i, berechnet, der Mittelwert und die
Standardabweichung ergeben sich aus den Einzelwerten aller Intervalle. Das Verfahren
wird anschlie3end mit Mittelungszeiten von 2.5, 5, 10, 15, 30 und 60 Minuten wiederholt
und man erhlt fur jede Mittelungsdauer einen Mittelwert und eine Standardabweichung
jeder Mel3goRie.

In der Abbildung 3.12 sind die so bestimmten Standardabweichungefedés
Mittelungsintervall dargestellt. Rechts oben ist der Mittelwert jeder MeRguber
die gesamte Zeitserie angegeben. Die grau unterlegtaoch&h™ entsprechen einer
Abweichung vom jeweiligen Mittelwert um % (dunkel) sowie um 1% (hell). Die

32



3.3 Untersuchungen zur Datenqualiat der TurbulenzmefR3anlage

Abbildung 3.12 zeigt, dal® sich die Standardabweichung jedeR&miit zunehmender
Intervallinge verringert. Bereits ab einer Mittelungsdauer von etwa 10 Minuteagbetr”
die Standardabweichung vannur noch etwa 5% des Mittelwertes. & u, empfiehit

sich eine Mittelungsdauer von mindestens 30 Minuten, was aber bei Messungen mit
bewegtem Schiff zu einer erheblichen Einsofkiing der aumlichen Aufbsung tihren
wurde. Daher werden MelRR3daten, welche bei bewegtem Schiff gewonnen wubden, -

15 Minuten gemittelt, es mul3 dann jedoch bedacht werden, dafld der Fehler aufgrund
der kurzen Mittelungsdauer mehr als %0betrgt. Die Darstellung des ®ineflusses

in der Abbildung 3.12d03t keine eindeutige Aussagber eine sinnvolle Mittelungszeit

des Warmeflusses zu, da die Standardabweichungesr die geringen Absolutwerte

1.0
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o
(4]

1.0

o, (m/s)
o
[6;]

Windgeschwindigkeit

0.10
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Schubspannungsgeschwindigkeit

5 Warmeflu

= u=4.10 m/s

L 10 %

L \%
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10 %
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Abbildung 3.12: Die Abhéngigkeit der Standardabweichung von der verwendeten Mitte-
lungszeit der Mel3daten, am Beispiel der Messungen vom 14. August (obere Reihe)
und 28. August 1996 (untere Reihe). Betrachtet werd¢inks), u, (Mitte) und

hy (rechts). Die grau unterlegtendefien repSentieren eine Abweichung vorvs
(dunkel) beziehungsweise 10 (hell) vom angegebenen Mittelwert.
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dominieren.

Kaimal und Finnigan (1994) empfehlearfdie mittlere Windgeschwindigkeit eine
Mittelung tiber mindestens 30 Minuten. Nachfolgend werden alle Messungen, die bei
stehendem Schiff durchgdiit wurden, entsprechend der Empfehlung von Kaimal und
Finnigan (1994 uber 30 Minuten gemittelt (wenn nicht anders angegeben). Bei fahren-
dem Schiff, wo die aumliche Aufbsung der Turbulenzstruktur entscheidend ist, werden
Mittelungszeiten von 15 Minuten verwendet, wobei die abgeleiteten Unsicherheiten zu
benicksichtigen sind.

3.3.4 Mittleres Windprofil des ARK XlI-Datensatzes

Bei neutraler Schichtung ist in der obadhiennahen Schicht ein airérnd loga-
rithmisches Windprofil zu erwarten. Mittelt man alle Windmessungen des ARK XII-
Datensatzes, digber homogenem Untergrund gewonnen wurden, so bilden die untersten
vier Me3tohen ein ideales logarithmisches Vertikalprofil (Abbildung 3.13 a). Nur der
MeRwert in 20 m khe weicht umAus,, = 0.298 m/s (7.32%) von der extrapolierten
Geraden ab. Der mittlere &vineflul3 in der Abbildung 3.13 b) ist unterhalb 8 m aaiftg”

Windgeschw. Warmeflu Schubspannungsgeschw.
r ] r r
20 - (a) / 4.07 20 - (b) -061 20 - (c) 0.140
3.54 I -0.75 I 0.153
10 10 + 10 -
E 9r 9+ 9+
% 8 - 3.24 8 + 0.02 8 0.149
I 7+ 7+ 7+
6 - 6 - 6
3.07 r 0.47 r 0.163
5 5¢ 5
4 - 4 - 4 -
2.86 L 1.47 L 0.166
3L . / | ‘ | ‘ 3L o 3L ‘ | ‘
2 3 4 5 3 -2 -1 0 1 2 0 0.1 0.2
u (m/s) h ; (W/m2) u . (m/s)

Abbildung 3.13: Die tiber ARK XII gemittelten Profile von: (links) , 2, (Mitte) und
u, (rechts) in halblogarithmischer Darstellung. Abbildung a) efitkine lineare
Extrapolation durch die Mel3werte (gestrichelt).
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L /
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und datiber abveits gerichtet, aber insgesamt nahe Null. Die Neua@slitédingung zur
Ausbildung eines logarithmischen Windprofiles ist damit im Mittel guakf”

Die Schubspannungsgeschwindigkeit nimmt zwar von 20 m zu 4otmeHim etwa
20 % zu (Abb. 3.13 c), aber diesknderung liegt im Bereich der MeRgenauigkeit. Aus
der Tatsache, dal3 die MelRwerte der Windgeschwindigkeit in 20 m mit Ausnahme zwei-
er Flle etwa 10% Uber den extrapolierten Werten liegen (siehe Abb. 3.14) schlie3en
wir, daf3 dort eine systematische Abweichung vorliegt. Diese Abweichung kann auf einer
Storung des Windfeldes durch den Schifisgér beruhen. Nochaier liegend ist die An-
nahme, dal’ der Mast in 20 moHé Haufig schoruber der bodennahen Reibungsschicht
(Prandtl-Schicht) liegt und somit nicht mehr in das logarithmische Profil einzubeziehen
ist. Letzteres kann durch die Messungen nicht eindeutigageklérden, da die Radio-
sondenmessungen in den meistatldfi erst ab etwa 100 m vafiliche Daten liefern.
Aufgrund des systematischen Charakters der in der Abbildung 3.14 dargestellten Diffe-
renzAuy, werden die MeRwerte vom,, nachteglich um 10% korrigiert, um auch diese
Daten in die Betrachtungen der bodennahen Schicht einzubeziehen.

3.3.5 Genauigkeit der Messungen bei bewegtem Schiff

Die meisten TMS-Messungen wurden bei stehendem Schiff dunchdetUm jedoch
auch die Struktur der Grenzschicht in der Umgebung von Inhomagenites Unter-
grundes zu erfassen, wurde in wenigeién auch bei sehr langsam bewegtem Schiff ge-
messen. Dabei kann die Windmessung durch die Fahrtgeschwindigkeit des Schiffes oder
durch Schwingungen des MelRmastes, welche haalplish im kurzwelligen Bereich des
Turbulenzspektrums auftraten, vadgcht werden.

Ob dieser Effekt zu beachten ist, kann durch einen Vergleich der spektralen Ener-
giedichten der Geschwindigkeitskomponenten bei Fahrt und an fester Podigqorift
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werden. Das Experiment am 9. August 1996 ist hierzu gut geeignetabdeend einer
Polynjadurchquerung Messungen aahst bei stehendem und anschliel3end bei fahren-
dem Schiff durchgeffirt wurden. Die Abbildung 3.15 zeigt spektrale Energiedichten der
w-Komponenten der Windgeschwindigkeit in 20 m (links) und 8 m (rechtshd{ bei
bewegtem (durchgezogen) und bei ruhendem Schiff (gestrichelt). Es ist eine Gerade mit
einer Steigung m = -5/3 eingezeichnet, welche charakteristisalridefi Inertialbereich

eines Energiespektrums bei 1 Hz (Busch und Panofsky, 1968), in welchem die Energie
von den grof3en zu den kleinen Skalen umverteilt wird (Kolmogorov, 1941).

Die Abbildung 3.15 belegt, daR die Energiespektren im Inertialbereich einépete
einstimmung mit der -5/3-Geraden aufweisen. Es treten keine signifikanten Unterschiede
zwischen den bei unbewegtem und bewegtem Schiff gemessenen Energiespektren auf,
woraus abgeleitet werden kann, dal? Schwingungen des Mastes nicht mel3bar zur Turbu-
lenzenergie beitragen.

Die gemessene Windgeschwindigkeit wird bei bewegtem Schifiidjezi’ der Fahrt-
geschwindigkeit korrigiert. Diese bemt in den verschiedenen Experimenten zwischen
0.3 und 0.5 m/s, ist jedochamiend eines Experimentes nicht konstant, so dal3 hieraus
ein maximaler Fehler der Windmessung von 0.1 m/s resultieren kann.

3.3.6 Vergleichsmessungen mit der Hubschrauberschleppsonde He-
lipod

Wahrend ARK XIl wurden zeitgleich Messungen mit der TMS und dem Helipod
durchgetihrt, welche eine Plausibiéitskontrolle der Mel3werte erlauben. Hierbei hat
Hofmann (1998) die Zeitmittel (TMS) und die Zeit-#ahenmittel (Helipod) zweier
Messungen am 30. Juni und 20. August 1996 verglichen und eindJgetreinstimmung

1 1.
01 Ly — m = -5/3
> R A AT
Q £ S i
E 102 [ TRy
E o,
103 N
— bewegt A
10-4 Ll | Ll L 10-4 ----- stationar |
107 0.1 1 107 0.1 1
f (Hz) f (Hz)

Abbildung 3.15: Spektrale Energiedichten der Vertikalkomponente des Windes, gemes-
sen am 9. August 1996 bei fahrendem (durchgezogen) und stehendem (gestrichelt)
Schiff in den MelRbhen von 20 m (links) und 8 m (rechts).
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3.3 Untersuchungen zur Datenqualiat der TurbulenzmefR3anlage

gefunden.

Ergdnzend hierzu wird ein weiterer Fall betrachtet (18. August 1996), bei dem Polarstern
in einer etwa 500 m breiten Polynja lag, die von Zo&is umgeben war. Die Eiskante in
Anstromrichtung war etwa 200 m vom Schiff entfernt und am Rand von einem etwa 4 m
hohen Prel3eiscken bedeckt.

Die Abbildung 3.16 zeigt Vertikalprofile vom, u., c¢p., T, hy und tke, wobei
die TMS-Profile aus zwei aufeinanderfolgenden, halbdijen Messungen und die
Helipod-Profile entlang vier jeweils 8 km langer Flugtraversen berechnet wurden.
Die Streuung einiger MelRwerte entlang der Flugstrecke ist durch horizontale Balken
angedeutet. Die Vertikalprofile der Windské der TMS und des Helipod passen gut
zusammen. Gleiches gilif 7', u., ¢p , undtke. Bei allen GoRRen werden starke vertikale

x TMS: 13.31 - 14.00 UTC OTMS: 14.01 - 14.30 UTC =+ HELIPOD

80 -y (mis) —4— | 80+ | () 804+ ¢, *1000
60 60 - 60
B L C L
2 40t 40 b 40 |
2 C —— L +

20 } M “ M i

0 L [ (R N NN N N O L | | | O 7\ [

0 2 4 6 0.1 0.2 0 2 4 6 8
u (m/s) u. (M/s) Cp, *1000

80 1 + 801 nhowmy + 80 % ke (ms?
__ 60 G 60 - 60
B C C L
2 40t 40 b 40 |
2 i —— i + +

20 - 20 20 G

- - + L+
0 L ) | | | | | | O L | | | | | I | O L | | | | | |
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Abbildung 3.16: Vergleichsmessung von Helipod und TMS vom 18. August 1996.
Dargestellt sind die horizontale Windgeschwindigkeitdie Schubspannungsge-
schwindigkeitu., der lokale Widerstandskoeffizieny ., die Lufttemperatut’, der
turbulente vertikale \&fmefluh, und die turbulente kinetische Energiee fur
zwei direkt aufeinander folgende, halisstlige TMS-Messungen und die zeitglei-
chen Helipod-Messungen.
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Gradienten unterhalb von 20 moHé beobachtet. Die Unterschiede def\Werte in ca.

10 m Hohe mit einem Vorzeichenwechsel bei den TMS-Messungen in diee Mon etwa

7 m resultieren vermutlich aus dem Umstand, dal3 die SchiffsmessuhgenNasser
und die Helipod-Messungembér einem Eis-Wasser-Gemisch erfolgten. Offenbar sind
diese Unterschiede in deradé von 20 m bereits vermischt. Damitutdf auch dieser
Vergleich die Annahme, dal3 die Vermischungjsé, bis zu der sich Inhomogeai€h des
Untergrundes auswirken, unterhalb von 20 m liegt (siehe Abb. 2.2).

Anhand dieses Vergleichs werden die unterschiedlicheglidikeiten von schiffs-
und fluggesitzten Messungen deutlich. Erstere erlauben einen detaillierten Einblick in
die Vertikalstruktur der bodennahen Atmospérischichten, ahrend letztere valliche
mittlere Werte turbulenter GfRenuber inhomogenem Untergrund liefern. Allerdings zei-
gen diese Untersuchungen auch, dal3 die fluggesti Messungen unter den hier vorlie-
genden Bedingungenaglichst auch in einem Niveau von 10ubér dem Boden erfolgen
mussen, um veaRliche Messungeumbéer den Austausch zwischen Obacfié und Atmo-
sphare zu gestatten.
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Kapitel 4

Der Einfluld partieller Eisbedeckung auf
die oberflachennahen turbulenten
Flusse

Wir haben anhand der Abbildung 3.4 gesehen, dal} die Eisdeatkeend der Polarstern-
fahrt ARK XII nur selten zu 100t geschlossen war. Nach Angaben von Gow und Tucker
(1990) betagt der mittlere Anteil des offenen Wassers an dack¢ der gesamten Arktis
im Sommer etwa 10 - 2%. Die makroskalige Rauhigkeit der Meereisolasfié wird
daher durch den Formwiderstand von Htén und Schollenkanten hervorgerufen.

Im vorangegangenen Kapitel konnte gezeigt werden, dal3 die Turbulenzmel3anlage zur
Messung oberfichennaher Prozesse gut geeignet ist. Es werden in den folgenden beiden
Kapiteln Messungen unterschiedlicher Zielsetzung vorgestellt, wobeichshder Ein-
fluld einer partiellen Meereisbedeckung auf die bodennahe polare Grenzschicht studiert
werden soll. Bereits im Abschnitt 2.3 wurde anhand einer Prinzipskizze dargestellt, wel-
chen Einflul ein inhomogener Untergrund auf die polare amhéinnahe Luftschicht
ausibt (Abb. 2.2). Anhand zweier Fallstudien soll nun untersucht werden, ob sich dieses
Konzept in der Natur bestigen AR3t. Es wird zuachst eine Messung vom 2. September
1996 bei leicht labiler Schichtungpér Wasser und danach ein weiterer Mef3fall vom 9.
August 1996 bei stabiler Schichtung diskutiert.

Diese Messungen erlauben erstens eine Einsichtin die Prozesse, die sicH imder
strdmung von Polynjas abspielen. Weiter bilden sie eine hilfreiche Grundladebmrr
prifung von Parametrisierungskonzepten des turbulenten Austaudatrelsléereis.
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4.1 Interne Grenzschicht im Bereich kleiner Rinnen bel
leicht labiler Schichtung tiber Wasser

Die Messung vom 2. September 1996 ist in der Abbildung 4.1 skizziert. Polarstern durch-
fuhr entgegen der mittleren Windrichtung aghst das geschlossene Eis bis zum Punkt
K1 und durchquerte anschlie3end die Polynja bis zum Punkt K2. Es wurden insgesamt
5 Messungen an festen Positionen durchgef(Punkte in Abbildung 4.1), davon zwei

im Eis (E1, E2), zwei an den beiden Eiskanten (K1, K2) sowie eine inmitten der Polyn-
ja (W). Die Konfiguration des Experimentes erlaubt es, die Struktur der atranspién
Strsmung sowohl beinbergang vom Eis zum Wasser, als auch vom Wasser zum Eis zu
untersuchen. Von den G8énu undu, sowie von den Parametetp , und z/L werden
lediglich die 15-Minuten-Mittelwerte an den statameh Positionen herangezogen, da die
Fahrtgeschwindigkeit des Schiffes in der Polynja nur ungenau ermittelt werden konnte.
Ab Pos. W kam es zu 8tingen des USAT-3-Gatés in 13 m und aufgrund eines Aus-
falles des Lymanx Hygrometers konnten am Mel3tag auch keine Feuatssdl bestimmt
werden.

4.1.1 Meteorologische MelRwerte des PODEV-Systems

Die Abbildung 4.2 zeigt die PODEV-MeRwerte der Windgeschwindigkeit sowie der Tem-
peraturen von Luft und Wasser am gesamten Mel3tagubés den Zeitraum des Ex-
perimentes (in Abb. 4.2 grau unterlegt) gebildeten Mittelwerte sind zusammen mit den
Werten der Eistemperatur, des Luftdruckes und der relativen Feuchte in der Tabelle 4.1
zusammengefalRt. Man kann anhand der Abbildung 4.2 erkennen,ataBns des Ex-
perimentes sowohl die Windgeschwindigkeit als auch die Lufttemperatur stark variieren.
Wahrend die Windgeschwindigkeit von 4.0 auf 6.3 m/s zunahm, stieg die Temperatur-
differenz zwischen Luft und Wasser von 1.2 af€2an. Ohne weitere Untersuchungen

Polynja-Experiment 2.09.1996

Abbildung 4.1: Das Polynjaexpe-
riment am 2.09.1996. Die ge-
strichelte Linie kennzeichnet

%«'\““ die Fahrt von Polarstern ent-

gegen der mittleren Wind-

richtung (siehe Pfeil). Sta-
tiondre Messungen sind mit

Punkten und den im Text ver-

wendeten Stationskennungen

markiert.

Polynja

100 % Eis

o -
190 P

e  E2
E1

@ stationare Messungen

—————— Fahrt des Schiffes
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4.1 Interne Grenzschicht im Bereich kleiner Rinnen bei leicht labiler Schichtung
Uber Wasser

Tabelle 4.1: Mittelwerte der PODEV-Daten athirend der Messung am 2.09.1996.

Lufttemperatur | 7;, =-3.22C
Wassertemperatur1y, = —1.45°C
Eistemperatur Tp = —-3.2°C

Luftdruck po = 1014.4 hPa

rel. Feuchte r.F. ~100% (leichter Nebel)

kann nicht zwischerf\nderungen der Windgeschwindigkeit durch synoptische Effekte
oder durch den Einfluf3 der Polynja unterschieden werden.

4.1.2 Raumliche Variation atmospharischer Parameter, basierend
auf TMS-Messungen

Die Instationariéit des Windfeldes spiegelt sich in den Windprofilen wider, die an den
Positionen E1, E2, K1, W und K2 gemessenen wurden (Abb. 4.3 links) und bewirkt
eine Zunahme des 20 m-Wertes um etwa 1.6 m/s. Diese Zunahme ist nicht in allen
MelRrohen gleich, sondern wird durch den Einflul3 der Polyaigerlagert, weshalb

sich unterhalb von 10 m die Profile an den Positionen K1, K2 undb&rschneiden.

Um den Polynjaeffekt besser interpretieren zonkén, mul3 die Instationaait des
Windfeldes grob kompensiert werden. Hierzu wird jedes Profil soweit verschoben,
dafl3 in 20 m der Mittelwert allerufif Positionends, = 3.58 m/s) angenommen wird.

Die Windgeschwindigkeiten der unteren vier MeRkeh werden ebenfalls modifiziert;

10 0
2. September 1996 -
~—~ 8 7 _2 [
(2] —~
E | &
& 6 - (- L
=] L -4 -
al | —— Luft(27 m)
| I Wasser
T T T T T Y O S B . Y S S Y
0 6 12 18 24 0 6 12 18 24
Zeit (UTC) Zeit (UTC)

Abbildung 4.2: Zeitlicher Verlauf vonus; sowie der Temperaturen von Luft und Wasser
am 2. September 1996, basierend auf Messungen des PODEV-Systems. Der Zeit-
raum des Polynja-Experimentes ist grau unterlegt.
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Der Einfluf partieller Eisbedeckung auf die oberfachennahen turbulenten Flisse

reduziert um den Faktqlgl‘%/}ﬁ—ig (mit zo = 1.0 - 10-* m) im Vergleich zur Verschiebung
in 20 m. Anhand der resultierenden Profile (Abb. 4.3 rechts) kann der Einflul3 der Polynja

auf das Windfeld zumindest qualitativ interpretiert werden.

Die Profile, die durch die Wasseatlhe beeinflu3t sind, (Positionen W und K1) weisen
in Oberféichenahe die lochsten Windgeschwindigkeiten auf. Offenbahift'die gerin-
ge Oberfichenrauhigkeit des Wassers zu einer Beschleunigung aen®tg nach dem
Ubergang von Eis zu Wasser. Im Gegensatz dazu wird drsinguber dem Eis ge-
bremst, so dal3 an der Position K2 die geringste Windgeschwindigkeit auftritt.
Die Verteilung der oberdichennahen Windgeschwindigkeit bewirkt eine horizontale

Divergenz des Windfeldes nach deldbergang von Eis zu Wasser. Diese wird durch
einen zuatzlichen Vertikaltransport von Impuls zur Obadhie abgebaut, was anhand der

Isolinien der Schubspannungsgeschwindigkeit (Abb. 4.4 oben) belegt wird. DieBe Gr~
nimmt an den Positionen K1 und W ein Maximum in den oberen beiden dfefth”
an, wo Horizontalimpuls aus dem oberen Bereich der Grenzschicht zur &aiberfl”
gebracht wird. BeimUbergang der Strung von Wasser zum Eis (von K1 nach E2)
wird die Stomung abgebremst und weist dadurch einen konvergenten Charakter auf
Der tiberschissige Horizontalimpuls wird in diesem Fall durch den Formwiderstand der
Meereisoberiche kompensiert, so dafl in der Nahe der untersten MeB8hé maximal
ist. Die relativen Maxima vom, Uber Eis und Wasser werden als Obergrenze der internen
Grenzschichten betrachtet, die sich an d#sergingen von Eis zu Wasser (Pos. K2)

korrigiert

gemessen

Abbildung 4.3: Gemes-
sene (links) und
korrigierte (rechts)
Profile der Windge-
schwindigkeit am
2. September 1996.
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4.1 Interne Grenzschicht im Bereich kleiner Rinnen bei leicht labiler Schichtung
Uber Wasser

Tabelle 4.2: MeRRwerte vorep, , - 10® Uber Eis unduber Wasser sowie die daraus abgelei-
tetencp 1o und z.

Eis Wasser

(E1, E2,K2) (K1, W)
D20 1.56 1.72
€D13 2.35 1.94
Ds 2.14 1.49
CD5.4 2.66 1.39
CD3.8 3.22 1.47
€n.10 2.22 1.67

2 (m)| 3.2103  4.810°*

und von Wasser zu Eis (Pos. K1) ausbilden und in der Abbildung 4.4 (oben) skizziert sind.

Aus den MelRwerten vomundu, lassen sich Vertikalprofile des lokalen Impulstrans-
ferkoeffizienten berechnen. Da dieser Parameter aufgrund der Mel3genauigkeit der USAT-
3 mit hohen Unsicherheiten behaftet ist, werden die Profilecyoiaber Eis (Pos. E1, E2,

K2) und Wasser (Pos. K1, W) gemittelt (siehe Tabelle 4.2).

Uber Eis istcp unterhalb von 10 m Blfie fast doppelt so hoch aldbér Wasser,
wahrend sich in 20 m bfie kein signifikanter Unterschied zwischen den Wertkar~
Wasser undiber Eis feststelleral3t. Weiter sind in der Tabelle 4.2 die durch eine lineare
Interpolation aus den Werten in 8 m und 13 m gebildeten angegeben. Aus diesen las-
sen sich mit demiber jeden Bereich gemittelten Stalaitgparameter/ L (in z=10 m, sie-
he Abb. 4.4 Mitte) nach der Gleichung (2.31) die Rauhigkaitgén &ir Eis und Wasser
ermitteln, welche in der Tabelle 4.2 ebenfalls eingetragen sind.

Die Rauhigkeitsihge des Wassersy(r = 4.8 - 10~* m) ist etwa eine Gf3enord-
nung geringer ist als diejenige des benachbarten Eiggs € 3.2 - 10~ m). Andreas
und Murphy (1986) leiten aus Turbulenzmessungeer Rinnen und Polynjas mit einer
maximalen Breite von 500 m und bei Windgeschwindigkeiten bis zu 10 m/s einen gering-
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Abbildung 4.4: Isoliniendarstellung von:, (oben),z/L (Mitte) und h; (unten) am
2. September 1996. Die Obergrenze der internen Grenzschichten ist durch Lini-
en angedeutet. Der Bereich der Meereisbedeckung ist durch schwarze Balken am
unteren Rand gekennzeichnet, die starem Mel3positionen sind am oberen Rand
markiert. Die Anstomung erfolgte von rechts (Pfeile).
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4.1 Interne Grenzschicht im Bereich kleiner Rinnen bei leicht labiler Schichtung
Uber Wasser

fugig niedrigeren Wertui' Wasser abzy = 3.2 - 10-* m). Ermittelt man dagegen

die Rauhigkeitdihge des Wassers aus den Mel3werten unter Verwendung der Charnock-
Beziehung (Gleichung 2.36), so efhinan mitz, v = 0.15 m/s unda = 0.018 (siehe

Wu, 1985 oder Birnbaum, 1998) einen Wert van, = 4.1 - 10~° m, welcher etwa um

eine Golienordnung niedriger ist als der atys;, abgeleitete Wert in der Tabelle 4.2.
Offenbar erlaubt die Charnock-Beziehung die Berechnung der Rauhigkejésihon
Wasser nur di den Fall, daf’3 die Luftatmung uber Wasser nicht mehr durch das
benachbarte Eis beeinfluf3t ist. Welcher Abstand zur Eiskante hiesizg ist, kann
anhand der im achsten Abschnitt folgenden Fallstudie vom 9. August 198érprift
werden, bei der Messungen in einer mehr als 2 km breiten Polynja erfolgten.

Der Einflul3 der Polynja auf die thermische Struktur der Atmasplzeigt sich in
den Isolinien des Stabititsparameters/ L und des turbulenten ¥ineflusses (Abb. 4.4
Mitte bzw. unten). Der Parameter/L ist im EinfluRbereich der Polynja negativ in
Ubereinstimmung mit der Temperaturdifferenz Luft-Wasser (Abb. 4.2). Die labile
Schichtung ist dichtiber der Wasserobeafthe besonders stark ausgebildiger Eis ist
z/ L dagegenuberwiegend positiv.

Die Isolinien des turbulenten &vineflusses sind in der Abbildung 4.4 (unten) dargestellit.
Insgesamt liegt ; im Wertebereich zwischen - 1.6 Wfrand + 4.5 W/ni undubersteigt
damit nicht den in Kapitel 3.3.2 bestimmten Melfehler der USAT-3. Dennoch wird der
Einflul des Untergrundes auf den turbulenteariéflul? qualitativ deutlich. Letzterer
ist iber dem Meereis nach unten gerichtet (- 1 \W/omd tiber dem Wasser mit bis zu
4.5 W/nt? schwach positiv und zur Atmosple gerichtet. Die Amplitude des Signals
betégt damit lediglich 6.5 W/rh Der EinfluB der Polynja auf den turbulenterakitieflul

ist bis in 20 m Hohe erkennbar. Hier hat sich das Signal aber bereits abgasbhwrid
weist nur noch eine Amplitude von 2 W/nauf. Die MeRwerte des Wineflusses
erscheinen plausibel und legen, wie auch die Ergebnisse.fund c¢p ., den Schlufd
nahe, dal3 die Mischungshé (vergl. Abb. 2.2) nur geringfjig oberhalb der Meliihe
von 20 m liegt.

Die Struktur der polaren Grenzschicht wird insgesamt durch die Polynja mel3bar be-
einflul3t. Im gezeigten Fallfirt die instatioare Stomung aber dazu, dafl3 der Einflul? der
Polynja auf den Horizontalwind und den vertikalen Transport von Impuls uad nur
grob abgesditzt werden kann. Trotz des instatawei Windfeldes erlaubt diese Fallstudie
eine Einsicht in die Prozesse, die sich beildberstomung relativ warmen Wassers durch
geringtligig kaltere Luft abspielen. Eine zweite Polynja-Studie, bei der die Temperaturen
von Luft und Eis loher sind als die Wassertemperatur, wird im folgenden beschrieben.
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Der Einfluf partieller Eisbedeckung auf die oberfachennahen turbulenten Flisse

4.2 Interne Grenzschicht im Bereich kleiner Rinnen bel
stabiler Schichtunguber Wasser

Am 9. August 1996 wurde das Wind- und Turbulenzfeld in der Umgebung einer etwa
4 km? groRen Polynja untersucht (geogr. Position siehe Abb. 3.3). Polarstern durchquer-
te diese mit einer mittleren Fahrtgeschwindigkeit von 0.4 m/s entgegen dem Bodenwind
(Abb. 4.5). Es wurden 2 statiang, jeweils etwa 15 Minuten andauernde Messungen an
Position A (2170 m Entfernung zur Eiskante) und an Position C (barbés Eis) durch-
geftihrt. Wahrend der Drift von A nach C wurden ebenfalls Messungen durahggPha-

se B), welche in acht Intervalle von jeweils 10 Minuten unterteilt werden. In der Mitte der
Polynja wurde eine Radiosonde gestartet.

4.2.1 Die meteorologische Situation

Die aus der Radiosondenmessung abgeleiteten Profile von Windgeschwindigkeit, poten-
tieller Temperatur und relativer Feuchte sind in der Abbildung 4.6 ab deek6n 100 m
dargestellt. Unterhalb dieseroHé sind die Messungen stark durch Einschwingprozesse
der Sonde und durch die Abgasfahne des Schiffes beeinflufl3t. Im Falle: \snd
aulRerdem die TMS-MelRRwerte (Rauten) eingezeichnet.

Die geostrophische Windgeschwindigkeit lagfiretwa 9.5 m/s. Mglicherweise be-
dingt durch wellendfmige Sbrungen schwankt oberhalb von 200 m aber uma 2 m/s.
Das Vertikalprofil der potentiellen Temperatur zeigt eine flie sommerliche Arktis
typische Situation mit einer leicht stabilen Schichtung bis in etwa 250imeHDauber

Polynja-Experiment 09.08.1996

bodennaher
Wind

Abbildung 4.5: Skizze des Polynjaexpe-
rimentes am 9. August 1996. Polar-
stern durchquerte die Polynja ent-
gegen der mittleren Windrichtung

oo e (gestrichelte Linie). Die Position

ez o0 statiorarer Messungen (A und C) ist

durch Punkte markiert.

Fahrt durch Polynja
(2170 m)
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4.2 Interne Grenzschicht im Bereich kleiner Rinnen bei stabiler Schichtungiber

Wasser
liegt eine schwache Inversionsschicht mit eineadktigkeit von etwa 200 m. Das Profil

der relativen Feuchte weisbér 100 m lhe einen Wert von mindestens 95auf, so dal
die Atmosplare zum Radiosondentermin bis in 1000 m mit Wasserdamgattiiggsivar.

Dementsprechend wurde zu Beginn des Experimentes leichter Nebel und nach dessen
Auflosung eine 8/8-Stratus-Bedeckung mit einer Wolkenuntergrenze von etwa 70 m

beobachtet. Die Radiosondenmessungen werden im Abschnitt 4.2.3 aleBprstiile
zur Initialisierung einer zweidimensionalen Modellstudie der PolylgaStomung

genutzt.

Die Abbildung 4.7 zeigt den zeitlichen Verlauf ves; (links), sowie der Tempera-
turen von Luft und Wasser (rechts), basierend auf Messungen des PODEV-Systems. Die

uber den Zeitraum des Polynja-Experimentes (in Abb. 4.7 grau unterlegt) nahezu kon-

09. August 1996: Vertikalsondierung

O Radiosonde +TMS

o mm@me
o
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o
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Abbildung 4.6: Radiosondenmessung vom 9. August 1996, 16 Uhr. Dargestellt sind die
Windgeschwindigkeit;, die potentielle Temperat@ und die relative FeuchteF'.

Bei u sind zusitzlich die TMS-Messungen (Rauten) eingezeichnet.
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11

—— Luft (27 m)
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Ug; = 7.3 m/s
09. August 1996
6 I T Y B RN _2 \\\\\ L1 IR R R R
0 6 12 18 24 0 6 12 18 24
Zeit (UTC) Zeit (UTC)

Abbildung 4.7: Zeitreihen vonus;, T; und Ty, am 9. August 1996 (PODEV-System).
Grau unterlegt ist der Zeitraum des Polynja-Experimentes.

stanten Wert@z; = 7.3 + 0.1 m/s,Ty; = —0.28 + 0.1°C undTyw = —1.25 + 0.05°C
charakterisieren amernd statioare Bedingungen.

Die an Pos. A und Pos. C gemessefigh (PODEV) sind gemeinsam mit den ent-
sprechenden Temperaturprofilen der TMS, mit der Wassertemperatur und der durch einen
mobilen PT-100-Sensor ermittelten Eistemperafyr £ +0.1°C) in der Abbildung 4.8
(links) zu Temperaturprofilenber Eis (gestrichelt) und Wasser (durchgezogen) zusam-
mengefaldt. Bezogen auf z = 10 m lassen sich admdiiinahe Temperaturdifferenzen
T;, — T, = —0.3°C Uber Eis undl;, — TW = 40.80°C Uber Wasser ableiten, wel-

30 —
Position :
x—x A (Wasser)
| o — —eoC (Eis)
20 - = =
E L I
N
10 - L L
\
PO et N I T B S B \\3 Pos [ T Y T B | |
-1.0 -0.5 0 -2.0 -1.5 -1.0 4 5
T (°C) 0 (°C) u (m/s)

Abbildung 4.8: Vertikalprofile der Temperatur (links), der potentiellen Temperatur (Mit-
te) und der Windgeschwindigkeit (rechts) in der olztfiénnahen Luftschicht, ge-
messemnuber Wasser (durchgezogen) urgkt Eis (gestrichelt).
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4.2 Interne Grenzschicht im Bereich kleiner Rinnen bei stabiler Schichtungiber
Wasser

che einer stabilen Schichtundpér Wasser sowie einer nahezu neutralen Schichtbag ~

Eis entsprechen. Im mittleren Teil der Abbildung 4.8 sind die nach der Gleichung (2.7)
aus dem Temperaturprofil abgeleiteten potentiellen Temperaturen dargestellt. Die nahezu
neutrale Schichtungber dem Eis wird in dieser Grafik deutlich.
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Abbildung 4.9: Isoliniendarstellung von (oben) und., (unten), gemessen am 9. August
1996. Die Eiskante ist unten rechts angedeutet (schwarzer Balken), dieatation”
Melpositionen A und C, sowie die Positionen der Messungen bei bewegtem Schiff
(B1 - B8) sind am oberen Rand markiert. Die Asiting erfolgte von rechts (Pfei-
le).

49



Der Einfluf partieller Eisbedeckung auf die oberfachennahen turbulenten Flisse

4.2.2 Raumliche Variation atmospharischer Parameter, basierend
auf TMS-Messungen

Uber dem Wasser (Position A) urnubér dem Eis (Position C) wurden airernd
logarithmische Windprofile gemessen, die um maximal 0.15 m/s voneinander abweichen
(Abb. 4.8, rechts). Auch die Isoliniendarstellung des Windfeldes (Abb. 4.9 oben) zeigt,
daRu in 3.8 m nach derUberstomen der Eiskante (Pos. C) eine Beschleunigurahetf”

an Pos. B6 maximal ist und danach wieder abnimmt. Diese abbdlinahe Zunahme

von u wird durch die geringere Obeaithenrauhigkeit des Wassers hervorgerufen, ist
deutlich loher als die Schwankungen ver, undus; (jeweils+0.1 m/s) und reflektiert
damit offenbar den Einflul3 der Polynja.

Wie schon bei der Fallstudie vom 2. September 1996 (Abschnitt 4.1.2) wird die
durch die Beschleunigung des Windfeldes hervorgerufene Divergenz darch einen
erhohten turbulenten Impulstransport aus der oberen Schicht ausgeglichen. 5o ist
(Abb. 4.9 unten) an den unmittelbar vom Eis gagien Positionen B8 und C mit
Urr = 0.210 m/s um etwa 50 hoher alsuber den vom Wasser beeinflu3ten Positio-
nen A, B1 und B2%. v = 0.143 m/s). Insgesamt iat. etwa bis Position B3 durch die
rauhe Eisoberdiche beeinfluf3t.

Auch fir diesen Mef3fall werden die awsund u, berechnetemp , Uber Eis (BS,
C) und Wasser (A, B1, B2) zusammengefaldt (siehe Tabelle 4.3). Dieser Parameter ist
durch den Untergrund beeinfluRt, weshalbei Eis deutlich bherec, , auftreten als
Uber Wasser. Die Impulstransferkoeffizientebei Wasser sind am 9. August 1996
deutlich geringer als am 2. September 1996 (siehe Tabelle 4.2 in Abschnitt 4.1.2), was
die Vermutung sitzt, daR nach dentberstomen der Eiskante eine Wikkiige von
mindestens 1500 m erforderlich ist, bis diedtiting sich an das Wasser angepal3t hat.

Wasser Eis
(Pos. A, B1,B2) (Pos. B8, C

CD,20 0.69 1.82

CD.13 0.89 2.19 Tabelle 4.3:Mel3werte voncp , -

CDg 0.89 2.11 10° Uber Wasser und Eis so-
Cpsa 1.13 2.16 wie die daraus abgeleiteten
CD,3.8 1.47 2.44 ¢p,10 Und zp.

CD,10 0.89 2.15
2o (M) 5.0-10°° 2.2.1073
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4.2 Interne Grenzschicht im Bereich kleiner Rinnen bei stabiler Schichtungiber
Wasser

Die in der Tabelle 4.3 aufgefirtency, 1o, die durch eine lineare Interpolation aus den
Werten in 8 m und 13 m resultieren, erlauben zusammen mit den aus der Abbildung 4.9
abgeleiteten Werten vogy/ L (in z = 10 m) mittels der Gleichungen (2.17) und (2.31)
die Berechnung der Rauhigke#sijen von Eis und Wasser, die ebenfalls in Tabelle 4.3
aufgetihrt sind. Mitzyy, = 5.0 - 107° m undu. = 0.143 m/s kann die Charnock-
Beziehung (Gleichung 2.36)uf"die Bedingungen der Polynjaobeaxhe uberprift
werden. Mita = 0.018 erhélt manz, - = 3.8 - 107° m, wéhrend eine vollstridige
Ubereinstimmung zwischen der aus der Messung abgeleiteten Rauhayigstsiiid dem
Ergebnis der Charnock-Beziehung mit= 0.024 erzielt wird. Dieser Wert ist etwas
hoher als die von Charnock (1955) oder von Wu (1985) angegebenen Wett6.(15,
bzw.a = 0.0185).
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Abbildung 4.10: Isolinien vonz /L (oben) und:; (unten), gemessen am 9. August 1996.
Siehe Abb. 4.9di weitere Erfiuterungen.
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Der Einfluf partieller Eisbedeckung auf die oberfachennahen turbulenten Flisse

Die bereits angesprochene Isoliniendarstellung des Stabjidfameters:z/L
(Abb. 4.9 unten) beatigt die anhand der Temperaturprofile erkannte stabile Schichtung
der Atmosplareuber Wasser und neutrale Schichtwrigei Eis (Abb. 4.8 Mitte)z/ L ist
an allen Positionen positiv, nimmt aber in allen MeRa&fi bei Anaherung an die Eiskan-
te ab, was einertlbergang zu neutraler Schichtunger Eis entspricht.
Dementsprechend ist der turbulentaiviefluiber dem Wasser zur Obextlie gerichtet
und in der untersten étie mit fast -8 W/ besonders intensiv (Abbildung 4.10 unten).
Bei Anndherung an die Position C schuhit sichi; bis auf -1 W/ni ab. Auch dies ist
in guterUbereinstimmung mit den Profilen der potentiellen Tempenalber Wasser und
Uber Eis (Abb. 4.8 Mitte). In 20 m bfie ist kaum noch ein EinfluR des Untergrundes auf
h nachweisbar, da die Werte um weniger als 1 \Aariieren.

4.2.3 Modellrechnung zur Fallstudie am 9. August 1996

Die vorliegenden Messungen des 9. August 1996 zeigen aufgrund der geringen Tem-
peraturgradienten zwischen Atmosgpe und Eis beziehungsweise Atmoapd und
Wasser nur einen schwachen thermischen Einflul3 des Untergrundes auf die Adreosph”
Die gemessenen ®Wmeflisse variieren auch hier in einem Wertebereich, welcher den
MelRgenauigkeitsbereich der USAT-3 nur weunlgersteigt.

Um zumindest einen qualitativen Vergleich mit numerischen Simulationen vorzuneh-
men, wurde das Modell METRAS (Mesoskaliges Transport- undn@trigsmodell) auf
diesen Melifall angewendet. METRAS ist ein nichthydrostatisches 3D-Modell, das hier
aber nur als 2D-Version benutzt wurde. Die turbulentems$¢ werden in der Boden-
schichtuiber die Monin-Obukhov-Theorie unter Verwendung der Dyer-Busiddeich-
keitsfunktionen berechnet. In der freien Atmoaph'wird eine SchlieRung 2.5er Ord-
nung (Mellor-Yamada-Klassifikation) vorgeschrieben, wobei der Diffusionskoeffizient
als Funktion des Mischungsweges und der turbulenten kinetischen Energie berechnet
wird (Details siehe Schmittner, 1996). Einen grof3en Einflu3 auf die Ergebnisse hat der
hohenabhingige Mischungsweg, deibér eine hufig benutzte Beziehung nach Blacka-

dar (1962) bestimmt wird: .

@) =17 £z
Fir den maximalen Mischungswely wurden verschiedene Werte getestet und die
beste Ubereinstimmung zwischen Modell und Messung ergab sich schlieRlich mit
A = 0.007%, worin f den Coriolisparameter darstellt. Hinsichtlich einer detaillierteren
Beschreibung von METRAS wird auf die \@féntlichungen von Schhizen (1988),
Lupkes und Schirizen (1996) und von Birnbaum (1998) verwiesen.

(4.1)

Das 2D-Modell wird initialisiert mit einem Einstriprofil tiber Eis, welches zathst
mit einer 1D-Version bestimmt werden muf3. Hierzu wurden die in der Tabelle 4.4 auf-
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4.2 Interne Grenzschicht im Bereich kleiner Rinnen bei stabiler Schichtungiber
Wasser

Tabelle 4.4:Die zur Initialisie-

Parameter ~ Wert rung der Modellrechnungen
ZO w 5 * ].075 m

, verwendeten  Werte der
0.8 5 . 1072 m . . .. _

: Rauhigkeitshhgen und Ober
Tx +0.1°C flachentemperaturen von
Tw -1.25C Wasser und Eis, des Luft-
Po 1010.6 hPg drucks, der geostrophischen
Ug 9.5 m/s Windgeschwindigkeit  und
r.F. 90 % der relativen Feuchte am

Boden.

09. August 1996: Vergleich Messungen - Modellrechnung

O Radiosonde

tke-Schliessung +TMS
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800 - K
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z(m)

I I I
8 9 10 11 12

u (m/s) R
400 -

. 200 -

N A R R
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z :;u (#/5);) °
Abbildung 4.11: Vergleich der MeBwerte von, © undr.F' mit dem Ergebnis der 1D-
Studie. i « sind dieUberschneidungsbereiche zwischen den Messungen und der

Modellrechnung vergif3ert dargestellt.

geflihrten Parameter verwendet, die sich aus den Messungen des PODEV-Systems, der
Radiosonde und der TMS ergeben. In der Abbildung 4.11 sind die Ergebnisse der 1D-
Simulation zusammen mit den MeRwerten dargestellt untldareinstimmungdRt sich

wie folgt charakterisieren:
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Der Einfluf partieller Eisbedeckung auf die oberfachennahen turbulenten Flisse

e Die Windgeschwindigkeit weist Unterschiede im gesamteroh€nbereich auf.
Oberhalb von 200 m schwankum-+2 m/s. Eine nogliche Ursache sind @gheits-
schwingungen, die durch das Modell nicht reproduziert weraem&i. Auch zwi-
schen den TMS-MelRwerten (Abb. 4.11 links unten) und dem mit METRAS berech-
neten Windprofil sind Unterschiede erkennbar, die auf der Verwendung einer hohen
Rauhigkeitsiihge fir Eis beruhen, um eine zufriedenstelleridieereinstimmung
mit den Radiosondenmessungen in 100 m zu erreichen (Abb. 4.11 links oben).

e Das Vertikalprofil derpotentiellen Temperatur wird recht gut durch die Mo-
dellrechnung reproduzierlbereinstimmend mit der Messung wird eine Grenz-
schichtlohe von etwa 250 m berechnet. Aufgrund der in der 1D-Version von ME-
TRAS vorgegebenen Durchmischung der Grenzschicht ist die Modellata@sph™
unterhalb der Inversion neutral geschichtet.

¢ Die relative Luftfeuchtigkeit wird unterhalb der Inversionsschicht aufgrund der
negativen Temperaturabweichung im Modell unteaszh”

Die Ergebnisse der 1D-Simulation wurden als Eimsiprofil in das Gebiet des 2D-
Modelles verwendet, welches ebenfalls mit den in der Tabelle 4.4 afidefi Parame-
tern initialisiert wurde. In der Abbildung 4.12 finden wir die berechnete Windgeschwin-
digkeit (oben), die potentielle Temperatur (Mitte) und dearWwéfluld (unten) in Isolini-
endarstellung.

Wie bereits bei der 1D-Simulation (Abb. 4.11)bérsclatzt auch das 2D-Modell
die Windgeschwindigkeit. Erzwungen durch die unterschiedlichen Rauhighejesh’
von Eis und Wasser berechnet das Modell in ObehlEnahe eine Beschleunigung um
0.4 m/s nach dentUberstomen der Eiskante. Hier ist eine guiibereinstimmung mit
der Messung gegeben. Das Modell berechnet aber auch in 20 m eine Beschleunigung
des Windfeldes irahnlicher GoRenordnung, so daf} der dynamische Einflu3 der Ober-
flachemhderung auf die Striung insgesamt starkbérschtzt wird. Im mittleren Teil
der Abbildung 4.12 ist die berechnete potentielle Temperatur dargestellt. Dieagtbetr”
Uber Eis etwa -13C. Uber dem Wasser wei§ nahe der Oberdiche wie auch bei der
Messung (Abb. 4.8 Mitte) ein Minimum auf. Die in der Abbildung 4.12 (unten) darge-
stellten Warmeflisse stim-
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Abbildung 4.12: Isoliniendarstellung vom (oben),© (Mitte) undh, (unten), berechnet
durch eine 2D-Studieuf"die Bedingungen am 9. August 1996. Die Apstting
und die Ebenen des Modellgitters sind durch Pfeile angedeutet.
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Der Einfluf partieller Eisbedeckung auf die oberfachennahen turbulenten Flisse

men mit der Messung (Abb. 4.10 unten) sowohl im Vorzeichen als auch im Bdigagii.

Insgesamt wird der thermische Einflul3 der Polynja auf die Atmaxspditirch das Mo-
dell im wesentlichen reproduziert. Unterschiede zwischen Messung und Modell bei der
Windgeschwindigkeit &inten durch eine modifizierte Turbulenzparametrisierung beho-
ben werden. Demnach ist METRAS gut geeignet, um Fallstudien zur Entwicklung der
polaren Grenzschicht durchzufren.

4.3 Der Flufd sensibler und latenter WArme tiber Meereis

Wir haben in den vorangegangenen Abschnitten gesehen, dal3 die Eisbedeckung des Po-
larmeeres einen deutlichen Einfluf? auf die olaetiEnnahen turbulenterusie in der At-
mosplare auabt. In den beiden gezeigtealién sind die entsprechenden Signale auf eine
etwa 20 m machtige Schicht begrenzt. Um die Austauschaoigg an der teils eisbedeck-

ten MeeresobedChe aus gemessenen Mittelwerten abzatzem; empfiehlt es sich, Stan-
dardmessungen oberhalb von 20 nohé durchzuihren, wie es bei Polarstern der Fall

ist, wo Messungen der Windgeschwindigkeit in 37 m und der Temperatur in 2dhm H"”
erfolgen.

4.3.1 Absclatzung des turbulenten Warmeflussesuber Meereis aus
PODEV-Daten

Die Absctdtzung des turbulenten &neflusses in 20 m basiert auf der Gleichung (2.26).
Die Windgeschwindigkeit und die Lufttemperatur in 20 matimian raherungsweise, in-
dem unter Annahmedtienkonstanter BEse, neutraler Schichtung, sowie logarithmischer
Profile die Zeitreihen vons; undT5; auf 20 m bezogen werden. Durch eine Umformung
der Gleichungen (2.14) und (2.15) ergibt sicin &5, undT5g:

o= (02 (0] w2

T = (Tyr — T)) [(m 2) / (m 1)] + T (4.3)

20,T 20,T
Hierin wird zy = 1.0 - 10—* m gesetzt. Nach Hicks (1985) gil§ 7+ = 0.1 - zo, womit man
zor = 1.0 -10~* m erhalt. Rir die Oberflichentemperatur in der Gleichung (4.3) wird
im folgenden stets die Wassertemperatur verwendet, da die Eisaberfifemperatur nur
wahrend weniger Mel3episoden bestimmt wurde und somit nicht alsarudligfé Zeitrei-
he zur Vertigung steht. Diese Annahme sahkt die Genauigkeit der AbsatFung an den
Tagen stark ein, an denen mit der TMBer Eis gemessen wurde. Da sich die Eisober-
flachentemperatur rasch an die Lufttemperatur angleicht, wird durch diese Vereinfachung
der Warmeflul3 tendenzieilbersclatzt.
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4.3 Der FluR? sensibler und latenter Warme tiber Meereis

Fir die Helipod-Messungenatirend ARK XII leitet Hofmann (1998) einen &ne-
transferkoeffizienten vomy , = 0.83 - 1072 ab. Rir den in der Abbildung 4.13
dargestellten Vergleich zwischen dem in 20 mhé gemessenen (Symbole) und dem aus
den meteorologischen Standardmessungen abaggseh Warmeflul? (Linie) finden wir
eine guteUbereinstimmung Mity 20 = 0.5 - 1073 Dacy, mit der Hohe abnimmt,
stimmt dieser Wert mit dem Resultat der Helipod-Messungjeeréin. Zum Vergleich
mit der Absclatzung (Linie) sind in der Abbildung 4.13 die TMS-MeR3weutsei Wasser
(Quadrate) undiber Eis (Dreiecke) getrennt gekennzeichnet. Dabeiasgmtieren die
gefiillten Symbole eine gute und die offenen Symbole eine ungemdeUbereinstim-
mung?! von MeR- und Schtzwert.

Bedenkt man die vereinfachenden Annahmen, die der Atigahg zugrunde liegen,
so ist dieUbereinstimmung von Messung und @thivert an den MeRtagen mit neutraler
Schichtung zufriedenstellend. Bemerkenswerte Abweichungen treten nur inadien F~
gegen Ende der Kampagne auf, bei denen die Atmargpktabil geschichtet war. Ne-
ben den bereits genannten Vereinfachungen wurde auch vesissigi] dal&; von der
Schichtung abérigt.

In allen vier Fallen mit schlechtetbereinstimmung weisen Satz- und MeRwert ein
entgegengesetztes Vorzeichen wigrauf. Dieser Fall kann beispielsweise eintreten, wenn
die Mischungsschicht zwischen 20 m und 27 m liegt, so dal’ die Messung in 20 m durch
den Untergrund gepgt ist, wvahrend die Messungen in 27 m davon entkoppelt sind.

IKriterien: Differenz goRer als 5 W/ und/oder Unterschiede des Vorzeichens

20

- | —— h; (Rechnung)

i m h; (Messung, Wasser)
10 |- A h; (Messung, Eis)

M AT AR Y mw
A | A WY A

0 . _ A
I W\E} ) " = o
-10

29 1 5 12 19 26 12
aug sep

he (W/m?)

Abbildung 4.13: Abgeschatzter (Linie) und gemessener (Symbole)amvieflul? der
ARK XlI-Kampagne. Wihrend des grau unterlegten Zeitraumes sind keine Daten
der Wassertemperatur vagbar. Quadrateiber Wasser, Dreieckebér Eis, offene
Symbole: schlecht&lbereinstimmung zwischen MeR- und &thivert.
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4.3.2 Korrelation von Warmefluf® und Feuchtefluld

Um den FluB3 latenter \&fme zu messen, wurdeawiend der Polarsternfahrt ARK Xl

am MelRmast ein Lyman-Hygrometer in 3.8 m Mdhe installiert, welches aber mehrfach
(insbesondere an den beiden gezeigten Fallstudien) nicht betrieben werden konnte.
Da allgemein die Messung des Flusses latentaridé” schwieriger durchzutfiren ist

als die Messung des sensibleraiftieflusses, wirddufig nach einem Zusammenhang
zwischen diesen beiden @3én gesucht. Dieser wird in Form des Bowen-\#trisses

B = hg/es ausgeduckt. Es soll hier nun gepft werden, ob dieses Konzept durch die
TMS-Messungen in der Arktis bedtgt werden kann. Da die Messungen des Lyman-
stets in der lehe von 3.8 m erfolgten, werdeurfdiesen Vergleich auch die &neflisse

in derselben ldhe herangezogen. Diese sind aber, wie wir gesehen haben, besonders
stark durch den Untergrund beeinfluf3t.

An 13 Tagen konnten Messungen des Flusses laterdgem@/imit dem Lymanx Hy-
grometer bei stehendem Schiff durchget werden. Diese MeBRé werden zuachst
nach dem Typ des vorherrschenden Untergrundes (Eis oder Wasser) gruppiert und
Uber jeweils eine halbe Stunde gemittelt. In der Abbildung 4.14 sindilblex Wasser
(links) und Eis (rechts) gemessenen Feuchssi' gegen die gleichzeitig gemessenen
Warmeflisse aufgetragen. Beide Darstellungen folgen einer linearen Regression (gestri-
chelt). Die Abbildung zeigt, daR? die &#tneflisse im Bereich zwischen -13 W/mind
+10 W/n? variieren. Eine Ausnahme mit besonders hohearmé&flissen (+35 W/r)
bildet der 18. August 1996, im Lee eines etwa 150 m entfernten hohen PreReiss.
Die gemessenen Feuchtefse variieren zwischen -3 W/nund +15 W/ni, ebenfalls
mit Ausnahme der Messung vom 18. August 1996. Negative, zur @bkeflgerichtete,

e=0.41*h+3.22 r?=0.883 €=0.56*h+2.04 r?=0.809
Wasser Eis P
20 - + 1 20 - P
~ - / g
t t +
S 10 |- - S 10 |- -
O (0]
. - /""’t
+ o+ ﬁ
0 * 0 + g
—+ +
+
-10 0 10 30 40 -10 0 10 20 30 40
hy (W/m?) hy (W/m?)

Abbildung 4.14: Vergleich vore,; undh, gemessen mit der TMS in deloHé von 3.8 m
uber Wasser (links) und Eis (rechts). Eine lineare Regression ist eingezeichnet (ge-
strichelt), die Korrelationskoeffizienten sind angegeben.
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o0 L ?=0.956 et _ _

] e Abbildung 4.15: Vergleich von
10l + 7 er und hy, unabl@ngig vom
Ng i ﬂ%// Untergrund unddr alle Fille
T 0 - ] mit gleichem Vorzeichen. Die

i e lineare Regression und der

o 7 €=0.62*h; Korrelationskoeffizient sind
-éo | Ohf(W/mz) zb B angegeben.

Feuchteflisse wurden insgesamt nur in dreilEi gemessen.

Bei Gliltigkeit der Hypothese, daf ein linearer Zusammenhang zwisthemd e;
existiert, warenuberwiegend Werte gleichen Vorzeichens zu erwarten, was bei 29 von
insgesamt 45 &llen zutrifft. Negative Feuchteftse traten bei gleichzeitigen positiven
Warmeflissen nicht auf. Blifiger finden wir positive FeuchtaiSse bei negativen
Warmeflissen und zwar bevorzugibér Wasser, da die Ozeanobacfié ein grol3es
Potential tir Verdunstungprozesse darstellt. Die Regressionsgeradenubid Eis
und Wasser nahezu identisch und aufgrund des Auftretens positisem¥flisse bei
negativen Feuchtefssen vom Nulldurchgang verschoben.

Berticksichtigen wir lediglich die Werte mit gleichem Vorzeichen vonunde;, so
erhalten wir die in der Abbildung 4.15 unadoigig vom Untergrundtyp dargestellte Rela-
tion

€r = 0.62 hf , (44)
welche fir diesen Spezialfall den linearen Zusammenhanges zwischen beiféerGnit
einer Korrelation von?=0.956 bekaftigt.
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turbulenten Flusse

Kapitel 5

Der Einflufd von rauhem Meereis und
von Eisricken auf die oberfchennahen
turbulenten Flusse

In Gebieten hoher Meereiskonzentration wird die Obet€nrauhigkeit weniger durch
Polynjas (und damit durch die Kanten der Eisschollen), sondern vielmehr durcichsgsr”
gepigt. Bereits im Kapitel 2.3.3 wurde eine Parametrisierung (Gleichung 2.41) zur Be-
rechnung des Formwiderstandes einesugisens angegeben. Vernaassgigt wird darin
bisher der EinfluR diabatischer Dichteschichtung. Ferner wurde darauf hingewiesen, dai3
Abschattungseffekte des Windes bei dicht stehendemékisn’ durch die von Hanssen-
Bauer und Gjessing (1988) an Messungen vag®li (1943, 1946) angahérte Bezie-

hung (2.40) nur sehr grob herksichtigt werden &rinen.

Ziel des folgenden Kapitels ist es daher, die Gleichung (2.41) auf diabatische Schich-
tung zu erweitern, sowie die durchgbften Messungen zu verwenden, um dighli-
Beziehung zwberprifen. Insbesondere soll auch die Reichweite der Abschattung einzel-
ner Ricken untersucht werden. Eine weitere Unsicherheit bestebghez des verwen-
deten Widerstandsbeiwertes (Gleichung 2.47). Die vorliegenden Messungen sollen daher
auch zurUberprifung der in der Literatur angegebengnrWerte benutzt werden.

Zur Beantwortung dieser offenen Fragen eignet sich besonders die am 13. August
1996 von Polarstern aus durchgkfte Messung im Lee eines aul3ergéwlich grof3en
Eisnlickens. Die Daten dieser Studie lassen sich durch Messungen an Buhnen bei Tos-
sens erghzen, welche eine Verallgemeinerung auf unterschiedliclteem@tigsverhlt-
nisse und Rckenlohen zulassen.

Zundchst sollen im folgenden Abschnitt die sich im Lee einaskgns abspielenden
Prozesse anhand der Schiffsmessung detailliert dargestellt werden. Diese Untersuchun-
gen bilden die Grundlageuf'die im Kapitel 6 folgende Parametrisierung des von der
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5.1 Eisntickenexperiment am 13. August 1996

Atmosplare zur Oberfiche gerichteten turbulenten Impulsflusses als Funktion der Eis-
rauhigkeit.

5.1 Eisnickenexperimentam 13. August 1996

Am 13. August 1996 wurden Messungen mit der TMS im Lee eines etwa 4.5 m ho-
hen und mehrere hundert Meter langen PreBekaris vorgenommen (Abbildung 5.1).
Der Prel3eigrcken befand sich am Rand einer grol3en, in Ammsti¢htung relativ glatten
Eisscholle, an die eine Polynja angrenzteabhénd des Experimentes wurde der Prel3-
eisticken anahernd senkrecht vom eisbedeckten Gebiet in Richtung Paljpejestomt.

Die Messung kann in vier verschiedene Phasen unterteilt werden:

e An Position A wurde eine 25 miutige, statioare Messung im Abstand von 420 m
stromab des Prel3eigrkens durchgetirt.

¢ Im Verlauf von Phase B bewegte sich das Schiff langsam von A nach C auf den
Eisnicken zu. Am Ende der 45 Minuten dauernden amerungsphase war das
Schiff noch etwa 20 m vom Eigcken entfernt. & die Auswertung wird Phase
B in drei Intervalle zu je 15 Minuten unterteilt, mit mittleren Abatien von 355 m
(B1), 220 m (B2) und 85 m (B3) zum Eistken.

e An Position C wurde in minimaler Entfernung von 20 m zum &t&en etwa 17
Minuten lang gemessen.

e \Vor Beginn der Messung an Position D wurde das Schiff so weit seitlich ver-
setzt, dal® der Eigcken keinen Einflul3 auf das Windfeld mehr alosrii konnte.
Dieser Mel3ort re@Sentiert somit die vom betrachteten Hiekén unbeeinflul3ten

bodennars Windrioriung

fi0i % Eis

Abbildung 5.1: Prinzipskizze des
Eisnlickenexperiments am 13.
August 1996. Die Positionen
statiordarer Messungen sind

Ll mis née

oo durch Punkte markiert.

?
+ omenes Wasser
i
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turbulenten Flusse

Strdmungsbedingungen im Luv des Hindernissbsr einer Eisdiche mit nur we-

nigen und sehr niedrigenuRKen. Die Sichtweite betrug nicht mehr als 2 km, so
daf das weitere Umfeld an Position D nicht auf das Vorhandensein anderer hoher
Eisnlickenuberptift werden konnte.

5.1.1 Die meteorologische Situation

Die meteorologischen Bedingungenalwénd des gesamten Experimentes waren
anrdhernd statioar” mit einer nahezu neutral geschichteten AtmasphDies wird be-

legt durch die Zeitreihen von Windgeschwindigkeit und Lufttemperatur, gemessen durch
das PODEV-System (siehe Abbildung 5.2). Der Verlauf der Windgeschwindigkedim

13. August 1996 zeigt, dal? zwabér den ganzen Tag hinweg eine starke Variation der
Werte zwischen 4 und 10 m/s auftritt. Im Zeitraum des Experimentes (in Abbildung 5.2
grau unterlegt) schwankt; aber nur umt.9 + 0.25 m/s. Betrachtet man die TMS-Werte
VoNn uy, (Siehe Tabelle 5.1), so findet man an den Mef3positionen A und D, die zeitlich
etwa 1 Stunde auseinanderliegen, sogar edtigge Ubereinstimmung.

Weiter sind in Tabelle 5.1 die TMS-MeRwerte der Schubspannungsgeschwindigkeit

des Warmeflusses 5, der Lufttemperatuf’,, sowie der Differenz der potentiellen Tem-
peraturemAO = Oy, — O35 in 20 m und 3.8 m ldhe eingetragen. Die TMS-Werte von
hs20 Welche um einen Wert von nur0.8+ 0.5 W/nt¥ schwanken, belegen ebenso wie
die geringe DifferenZA© die anr@hernd neutrale Schichtung.

5.1.2 FRaumliche Variation atmospharischer GrofRen, basierend auf
TMS-Messungen

Die Abbildung 5.3 zeigt die von der TMS gemessenen Windgeschwindigkeiten. In halb-
logarithmischer Darstellung verlaufen die Windprofile an den Positionen A und D nahezu

10 0

Ugz (m/s)
Ty (°C)

13. August 1996

0 6 12 18 24 0 6 12 18 24
Zeit (UTC) Zeit (UTC)

Abbildung 5.2: Zeitreihen voruz; und7,; am 13. August 1996, basierend auf Messun-
gen des PODEV-Systems. Grau markiert ist der Zeitraum des Experimentes.
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5.1 Eisntickenexperiment am 13. August 1996

Tabelle 5.1:Werte der Windgeschwindigkeit.,, der Schubspannungsgeschwindig-
keit u,, des Warmeflusses ; und der Lufttemperatuf’ in 20 m Hohe fir alle vier
Phasen der TMS-Messung.© steht fir die Differenz der potentiellen Tempera-
turen zwischen 20 und 3.8 mdHé. Rir B ist ein Mittelwertuber B1, B2 und B3

angegeben.
A B C D
ugo (M/S) 3.81 3.61 4.62 3.81
Uy 20 (M/S) 0.151 0.135 0.141 0.118
ht20 (W/m~2) -1.04 -1.29 -0.26 -1.26
T2 (°C) -1.80 -1.84 -1.82 -2.04
AO = Oy — O35 (°C) 0.07 0.03 0.02 0.00

20 I Entfernung

X420 m (Pos. A)

E (355 m (Pos. B1)

: A220m (Pos. B2)
18 ! I nesm (Pos. B9 Abbildung 5.3: Die Verti-

E 3l %ﬁ% v 20m (Pos.C) kalprofile von « am

7 | //// ¢-30m (Pos. D) 13. AUgUSt 1996, |n
61 VJ/%)% Abhéngigkeit vom Ab-
5 : / / stand zum Eisrcken.
o

2 3 4 5

u (m/s)

linear, so daf3 dort offenbar ein ideales logarithmisches Profil gemessen wurde. In der Po-
sition C dagegen ist die ®tmung oberhalb von 6 m im Vergleich zur Referenzmessung
deutlich beschleunigt. Unterhalb diesesh¢ist die Windgeschwindigkeit geringer als an
Position D. Dieser Abschattungseffekt ist auch an Position B3 aufzufinden, wenn auch
bereits stark abgesclaefit. Die Messungen an den Positionen B2 und B1 zeigen unter-
halb von etwa 10 m eine stetige Zunahme des Horizontalwindes, welcher an Position A
wieder den Anstiimwert erreicht hat.
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Die Abbildung 5.4 (oben) zeigt das aus den Windmessungen an den Positionen A
- D abgeleitete Feld in Isoliniendarstellung. Der Einfluld des Praig#ens auf die
Windgeschwindigkeit wird hier besonders anschaulich. Die Beschleunigung des Hori-
zontalwindes relativ zur Angimgeschwindigkeit betigt oberhalb des iRkenkammes
maximal 25% und kann selbst in der d¢tie von 20 m noch nachgewiesen werden.
Die Windgeschwindigkeit ist im Lee des PreRRackéns um bis zu 2% reduziert und
hat sich 350 m stromab des Riskens wieder an die Referenzstiting angeglichen.
In Ubereinstimmung mit Messungen voradgli (1943, 1946) und Seginer (1975) an
pordsen Hindernissen tritt das Minimum der Windgeschwindigkeit nicht direkt hinter
dem Hindernis auf. Deren Messungen ergeben ein Minimum des Horizontalwindes in
einer Distanz der 5-fachen Hindernwt€. Im Falle der Eisicckenmessung erreicht der
Abschattungseffekt sein Maximum bei 85 m, entsprechend der 22-faahekeRdhe,
wobei diese Position aufgrund der Datenmittelubgr 15 Minuten nicht exakt bestimmt
werden kann. Der Unterschied kann durch die unterschiedlicresRirder Hindernisse
erklart werden. Zur Wertung dieser Unterschiede ist allerdings zu bedenken, dafl3 ein
Eisrticken kein pan3es Hindernis darstellt und daf3 bei der TMS das niedrigste Instrument
in einer relativen ldhe vonz/Hr = 0.85 angebracht war, atifend beispielsweise die
Messungen von Bigjeli (1943, 1946) in/H, ~ 0.2 erfolgten.

In der Abbildung 5.4 (unten) sind Isolinien des Vertikalwindeslargestellt. An Po-
sition D wurde eine leichte, aufavts gerichtete Vertikalkomponente des Windes gemes-
sen, welche mglicherweise durch entfernt stehende &tken initiiert wurde. Um ledig-
lich den EinfluR des betrachteten kiskéns auf den Vertikalwind darzustellen, werden
von allen MefRRwerten im Lee die MeRwerte an Position D subtrahiert, weshalb die An-
strdimung einen rein horizontalen Charakter mit= 0 m/s aufweist. Unmittelbar hinter
dem Eisticken existiert danach erwartungsgdéreine abwarts gerichtete Vertikalkom-
ponente der Strmung (v = —0.17 m/s). Stromab des Eisckensandertw nach 200 m
das Vorzeichen, so dal3 dort ein Bereich mit schwach ad$gerichteter Strmung exi-
stiert. Ein Grund hiedi kann in der Ausbildung von Leewellen liegen, allerdings weist
der Betrag vonu eineahnliche GoRRenordnung auf wie die in Kapitel 3.3.2 ermittelte
MelRgenauigkeit.
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Abbildung 5.4: Isolinien vonu (oben) unde (unten) am 13. August 1996. Die Positionen
der statioaren Messungen sind am oberen Rand durch Pfeile markiert. Die Gerade
markiert den Anstieg des Turbulenzmaximums g&mér Gleichung (5.1).
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Abbildung 5.5: Isolinien vonr (oben) undke (unten) am 13. August 1996. Eine lineare
Annédherung der dfez,, (x) der Maxima nach Gleichung (5.1) ist jeweils durch ei-
ne gestrichelte Gerade mit Steigung= 0.035 undi;,. = 0.021 eingezeichnet. Eine
mittlere Gerade mit Steigung= 0.028 ist zuatzlich durchgezogen eingezeichnet.
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5.1 Eisntickenexperiment am 13. August 1996

Die Abbildung 5.5 zeigt das zweidimensionale Feld des vertikalen turbulenten Im-
pulsflusses (oben) und der turbulenten kinetischen Enengie (unten). Deruber al-
le funf Hohen gemittelte Anstrwert (Position D) des Impulsflusses laefir|r,| ~
0.018 N/m?, wobei jedoch der Wert in 3.8 m um etwa 2Egeringer ist als die MeRwerte
der oberen vier dhien. Diese Abweichungpérsteigt die im Abschnitt 3.3.2 ermittelte re-
lative Genauigkeit der USAT-3 bei der Messung des Impulsflusses v Der erfohte
Impulsfluld in den vier oberen MeBhén wird noglicherweise von stromauf liegenden
und aufgrund diffuser Lichtveditnisse nicht erkennbaremlhéren Eisucken hervorge-
rufen, deren Einfluf3 auf den Impulsfluf sich in 3.8 m bereits stark abgasbhit, aber
in den oberen Mefdifien noch nachweisbar ist. Diese Vermutung wird auch durch die
Melwerte vorr im Lee des Rckens besifigt, da auch bei der vorliegenden Messung der
EinfluR des Eiarckens auf in den oberen Meltitien weiter reicht als in 3.8 m.

Im Lee des Eisrckens wird unmittelbar hinter demuBkenkamm (z = 5.4 m) mit
|7| = 0.289 N/m? ein deutliches Maximum gemessen, welches etwa das 15-fache des
Anstromwertes aufweist. Dieses Maximum steigt mit zunehmender Entfernung vom
Ricken an, schacht sich dabei rapide ab und ist 300 m hinter dem Hindernis nahezu
vollstandig abgebaut. Auch in der Mef#e von 20 m ist Schwankungen unterworfen,
jedoch kann hier, eingesamkt durch die Mel3genauigkeit der USAT-3, der Einflu3 des
Rickens auf den Impulsflu® nicht mehr eindeutig identifiziert werden. Ein starker Einflul3
des Rickens ist auch in den Feldern weitereioGen sichtbar, wie in der Abbildung 5.5
(unten) am Beispiel detke gezeigt ist.
Anders als bei den hier dargestellten Messungen zeigen Windkanalmessungen einer
Wirfeliberstomung (Bischof, 1998), dal’3 diedHé des Maximums des Impulsflusses
im Lee mit zunehmender Entfernung vomuvigl leicht absinkt. Eirahnliches Resultat
erzielen Zhang et al. (1996) mit einem numerischen Modell der Quadenmstg.
Eine nogliche ErkBrung fir die Abweichungen zur hier dargestellten Messuogrkén
die unterschiedlichen Formen und Obacfieénstrukturen beider Hindernistypen sein. So
existiert beispielsweise an quadmrfiigen Hindernissen eine Abrilkante derogtring,
verbunden mit einem klar ausgegtéen Leewirbel, w&hrend ein Eisrcken eine eher
halbrunde Form aufweist.

Die Hohez,,(x) des Turbulenzmaximums kann als lineare Funktion des Abstandes
zum Eisrticken angeatiert werden durch:

zm(x) =a-x+ Hp, (5.1)

wobei sich mita, = 0.035 unda,,. = 0.021 unterschiedliche Werte venfur = und
tke ergeben (gestrichelte Linien in Abbildung 5.8)ber a, und a;,. gemittelt ergibt
sicha@ = 0.028 (durchgezogene Linie in Abbildung 5.5). Der Anstieg des Turbulenz-
maximums wurde bereits in den Isoliniendarstellungen ¥amd w (Abbildung 5.4)
eingezeichnet. Die Abbildung 5.4 zeigt, dal3 die Gerade (5.1) die Bereicheadeststi’
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Abbildung 5.6: Isolinien des turbulenten ¥ineflusses; am 13. August 1996.

Vertikalbewegung miteinander verbindet, und dal3 sie die Grenze den@tgsregimes

mit negativer und positiver vertikaler FluRdivergenz darstellt. Dies bedeutet, dafl3 Impuls
aus der Schicht oberhalb vap, () in die darunter befindliche Schicht gefit und da-

mit der durch den REken oberichennah bewirkte Abschattungseffekt kompensiert wird.

In der Abbildung 5.6 sind die MelR3werte des turbulentemariveflussesur’ den
betrachteten Mel3fall dargestellt. Es wird ersichtlich, daf3 die Atmargphéhezu neutral
geschichtet war, jedochibersteigt der Betrag voh; kaum die Mef3genauigkeit der
Instrumente. Dennoch scheinen die dargestellten Isolinien qualitativ plausibel zu sein.
In der Anstomung warh; mit etwa -1.2 W/m nahezu bhenkonstant. Die durch
das Stomungshindernis generierte Turbulenz sorgt éine leichte Intensivierung des
nach unten gerichteten &ftneflusses, die sich aber mit zunehmender Stec/d der
Strdmunguber das Wasser wieder absauht. In 400 m Entfernung bewirkt das offene
Wasser einen leicht positiven, nach oben gerichtetearnéflu3. Einahnliches Bild
ergibt sich qualitativ, wenn man den in 3.8 m mit dem Lymahkygrometer gemessenen
FluR latenter Warme betrachtet (Tabelle 5.2). Auch hier findet eine Intensivierung
des Austausches direkt hinter denudRén statt. Das durclB = hyle; definierte
Bowen-Verfaltnis ist in der Tabelle 5.2 ebenfalls aufgeft. Dieses wird hifig als
konstant angenommen, um aus Messungen des sensilaanaitisses auf den latenten
Warmeflul3 zu schliel3en. Wie man sieht, wéisaber einen Vorzeichenwechsel zwischen
den Positionen B1 und B2 auf, der mit dem Vorzeichenwechseliyoverknipft ist.
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5.1 Eisntickenexperiment am 13. August 1996

Tabelle 5.2: Mel3werte vorh; unde; sowie das resultierende Bowen-Valtmis/ /e in
der Mel3lohe von 3.8 m am 13. August 1996.

.S, (M?/s9 f.S, (Mm?/s

.S, (M?/s°

Phase D C B3 B2 Bl A
(-30m) (20m) (85m) (220m) (355 m) (420 m)
hf(W/m?) | -1.25 -4.08 -0.99 -0.30 0.33 0.10
er (Wm?) | 0.79 2.22 1.18 0.95 0.88 0.87
hyleg -1.58 -1.84 -0.84 -0.32 0.38 0.12

01 01l
102 L 102 L
103 10
104 . 10
102 0.1 1 102
f (Hz)
0.1 L 0.1
1020 107 |
10° L 103 [
104 | PR 104 Lo P
1072 0.1 1 102 0.1 1
0.1 L

Pos. D (Referenz)
— ——-Pos. A(x=420m)
............. Pos.C (x= 20 m)

f (Hz)

Abbildung 5.7: Varianzspektren der Vertikalkomponenten der Windgeschwindigkeit am
13. August 1996 alle flinf Me3tohen an den Positionen A, C und D.

Offenbar kannB Uber einem inhomogenem Untergrund und bei geringasdéli latenter
und sensibler \&@ime nicht als konstant betrachtet werden.
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Die Varianzspektren des Vertikalwindes an den Positionen A, C und D (Abb. 5.7) be-
legen, dal3 durch den Pref3eiskén haup&chlich in den untersten 3 Me@heén (linke
Spalte) zuatzliche Turbulenz angeregt wird, und zwar im gesamten dargestellten Fre-
guenzbereich. In den d¢tien von 13 m und 20 m (rechte Spalte) zeigen die Spektren
stromab des Hindernisses (Positionen A und C) keinen signifikanten Unterschied zur Re-
ferenzmessung an Position D. Die maximale Turbulenzenergie ist in Strukturen mit einer
Frequenz von 0.2 Hz enthalten, welche bei der mittleren Windgeschwindigkeit von 3.5
m/s eine Wellerdihge von etwa 110 m aufweisen.

5.1.3 Raumliche Abgrenzung des Hinderniseffektes

Die Lange des vom Eiacken beeinfluten obeafthennahen Grenzschichtbereiches kann
mit Hilfe der beiden Abbildungen 5.4 und 5.5 abgesizhwerden. Dieuber die Felder
vonu undT gemittelte Abschattungsdistanz agtetwaAz = 300 m + 50 m, bezie-
hungsweise\; = Ax/Hr= 66. Das Aspektveditnis ergibt sich aus:

Hy 1

A=—=—=0.0154+0.003. 5.2

Az X (5-2)
Die dimensionslose vertikale Erstreckufly des Hinderniseffektes kann mit Hilfe der
Gleichungen (5.1) und (5.2) bestimmt werden, indem di@ét;,(Az) mit der Hinder-
nishohe normiert wird:
zm(Ax) @

— 2 12874039, (5.3)

Hi:
Hp A

Anzumerken ist, dafl¥; nicht exakt die vertikale Ausdehnung des Hinderniseffektes
beschreibt, sondern nur die Lage des Turbulenzmaximums in der Entfefuridiese

wird aber als maximale Reichweite deso®Ereiches betrachtet, weshalb in dieser
Vorstellung der durch den Formwiderstand des Hindernisses hervorgerufene Impulsfluf3
oberhalb vor,,(Ar) als vernachdssigbar betrachtet wird.

Der so definierte EinfluBbereich des Hkiskéns auf die obedthennahe Siriiung
erstreckt sich somitbier eine Riche vonX; - H; = 191 - H%. Die entdimensionalisierten
GroBenH; und X; konnen fiir zukinftige Experimente als Empfehlung dienen, welcher
Bereich stromab eines eigkenbrmigen Hindernisses beliebigeroRHé durch Messun-
genuberdeckt werden sollte.

Die Abschattungsdistanz des Windfeldes durch eiruelsgiibrmiges Hindernis wur-
de bislang lediglich von Arya und Shipman (1981) in einer Windkanalmessung untersucht
(X; ~ 60). In der Tabelle 5.3 sind Abschattungsmessungen weiterer Autoren an ande-
ren Hindernissen zusammengefal3t. Wenn man nur diejenigen Messungeksbmiigt
die den gesamten Abschattungsbereich erfaldt haben, so strewischen 30 und 100,
was aufgrund der vieditigen Hindernisformen und -posititen eine zufriedenstellende
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Tabelle 5.3: Abschattungsmessungen verschiedener Autoren. Nicht bei allen Untersu-
chungen konnte der gesamt@®#&reich im Lee bestimmt werden (siehe Ful3note).

Hindernistyp X;
Naturmessungen
Garbrecht et al. (1999) Prel3eisucken Hr = 4.5 m) 66.7
Seginer (1975) poroses Hindernis{r = 2 m) 50.0
Nageli (1946) lange Baumstreifen unterschiedq{ 60-70
licher Hohe und Bestandsdichte
Jacobs (1984) Zaun Hzr =2 m) > 30.0Y

Windkanalmessungen

Arya und Shipman (1981 eistickentrmiges Hindernis > 60
Judd et al. (1996) Windschutzaune unterschiedlicher
Pomsitit > 12.0Y

Modellrechnungen

Lopez (2001) Gelaudeiberstomung Hz = 5 m) 100

Wang und Tackle (1996) | Hindernisse unterschiedlicher Brei[te> 30.0V
1) Hier konnte nicht die gesamte Reichweite derr&tg erfaldt werden.

Ubereinstimmung darstellt. Die nahezu identiscBénbei der Eistickenmessung und

der Windkanalstudie nach Arya und Shipman (1981) erlauben die Schluf3folgerung, dal3
A = 0.015 fur ein eistickentrmiges Hindernis mglicherweise von allgemeinenfBig-

keit ist.

Da nach den Gleichungen (2.39) und (2.41) der Formwiderstand einer Mesressf|”
vom Quadrat der Anstringeschwindigkeit aldrigt, muf3 im Anstinprofil bei dicht ste-
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henden Eisscken die Abschattung des Windes iekSichtigt werden. Das Ensemblea-
spektverltnis A, = H./dz., gebildet aus den Mittelwerten der Hiskenlohe H, und

des -abstandesr. eines ganzen Ensembles von Hdeén ist geeignet, um bei der Be-
rechnung des Formwiderstandes einer Meeegik#t ‘als Schwellenwentif das Einsetzen

des Abschattungseffektes zu fungieren. Verallgemeinert man den Grenzwert A = 0.015
der Einzelstudie, so istif’A. < 0.015 keine Abschattung des Windes zu erwarten.

In der zentralen Arktis werden typische Riskénabsiinde zwischen 50 m und 500 m,
sowie Rickenlohen zwischen 0.5 m und 2.0 m gemessen (Weeks et al., 1988 oder
Haas et al., 1999). Unter diesen realistischen Meereisbedingungerek offenbar die
Eisnticken dicht genug stehen, um eine Abschattung des Windes zu bewirken. Es wird im
Kapitel 6 gekért werden, in welchem Mal3e die Abschattung zu einer nennenswerten Re-
duzierung des Formwiderstande#ft, und welcher Abstand zwischen den individuellen
Ricken hierzu taechlich rotig ist.

5.1.4 Der aerodynamische Widerstandsbeiwert von Eisicken und
Eisschollen

Der Formwiderstand eines Hindernissast unter anderem von dessen Widerstandsbei-
wertc,, ab. Dieser ist definiert durch

W
Lu F’
worin W den Stomungswiderstand des Hindernisses und F die charakteristische
Bezugsfiiche darstellen (siehe z.B. Schlichting und Gersten, 2000 oder Zierep, 1987).
Der Staudruckp/2u2, am Hindernis wird hufig mittels einer als afierungsweise
gleichférmig angenommen Anstnigeschwindigkeitu?, berechnet, mul3 aber bei
Grenzschichtbetrachtungen durch das aehéiche Windprofil ersetzt werden. Der
Widerstandsbeiwert ist eine Kennzahl, die nicht von dethéleines Hindernisses,
sondern lediglich von dessen Form ablgt. Banke und Smith (1975) zeigen aber durch
Einzelmessungen amrf unterschiedlich hohen Eistken, dal3 deren Widerstandsbei-
wert vom Neigungswinkel der Flanken abigt, welcher wiederum eine Funktion der
Rickenlohe zu sein scheint. Aus ihren Messungen leiten Banke und Smith (1975) die
Gleichung (2.47) ab, welche eine Parametrisierungeyoals Funktion vonH i erlaubt.

(5.4)

Cy —

Aus der beschriebenen Fallstudie des vorangegangenen Abschnitts kann der Wider-
standsbeiwert des 4.5 m hohen Hténs ermittelt werden. Interpretiert man entspre-
chend des Formwiderstandskonzeptes den an PositioheD alle tinf Mel3tohen ge-
mittelten Impulsflullr, .| = 0.018 N/m? als Oberfiichenwiderstand und derbér die
Hohez,, (x) gemittelten Impulsflur, ;.| = 0.079 N/m? als die Summe des durch Ober-
flachen- und Formwiderstand hervorgerufenen Impulsflul3, so ergibtwsictef Form-
widerstandsanteilry (| = |70..0t| — |70,s] = 0.061 N/m?. Mit der aus der Abbildung 5.3
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abgeschtzten Windgeschwindigkeit iniRkenlohe vonuy = 3.0 m/s undHy/Az =
0.015 folgt nach der Gleichung (2.41) schlie3lich = 0.68.

Die Darstellung dieses Wertes und der modifiziedgnach Banke und Smith (1975)
als Funktion der Hindernigihe zeigt, dafs, deutlich vonHy abréangt (Abbildung 5.8).
Die Abbildung 5.8 enthlt ferner die von Banke und Smith (1975) erstellte lineare Aus-
gleichsgerade (Gleichung 2.47), deren Koeffizientgmndb; aber, wie im Kapitel 2.3.3
beschrieben, modifiziert wurden. Da diese Geran&ficken mitHz > 5.5 m relativ ho-
hec, > 1 ergibt, haben Garbrecht et al. (1999) folgende empirisciteeNing von,, an
Hpy vorgeschlagen (in der Abbildung 5.8 ebenfalls eingezeichnet):

Hp

co(Hp) = 0.22 In (0—2> . (5.5)

Die Gleichung (5.5) ergibt eine geringere Zunahme wgtbei ansteigenderfi; als die
lineare Niherung nach Banke und Smith (1975). Es muf3 hier aber angemerkt werden,
daf die Gleichung (5.5) auf einer empirischen Anpassung an lediglich sechs individuelle
MelRwerte beruht und daher durch atdiche Experimentaberptift werden muf3.

Die Abbildung 5.8 enthlt ferner eine grobe Absaltvung des,,-Wertes von Eisschol-
len, berechnet aus Flugzeugmessungen des Widerstandskoeffizignt@mder Eisrand-
zone, wo der Formwiderstand des Meereises in erster Linie durch die Eisschollenkanten

=
o
\
N\
N\
\

cy=0.22 *In (HR/0.2)
— — — — B/S (1975), modifiziert

A Banke und Smith (1975)
@ Schollenkante, 0.4 m
x Eisriicken, 4.5 m

0 5 10
Ruckenhohe Hg (m)

Widerstandsbeiwert c,,
o
ol
\

Abbildung 5.8: Die Abhédngigkeit des Widerstandskoeffizientep von der Hinder-
nishohe Hy. Die Zuordnung der Punkte ist der Legende zu entnehmen. Es sind
zwei verschiedene Parametrisierungsdire éingezeichnet.
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3
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Abbildung 5.10: Die empirisch bestimmte Alamgigkeit der Freiborditie H, (links)
sowie der Schollealige L; und des Schollenabstandds, (rechts) von der
Eiskonzentratior.

bestimmt wird. Diese AbseltiZzung &3t sich folgendermalRen durahfén: Die vahrend

der Kampagnen REFLEX I/l (Radiation and Eddy Flux Experiment, siehe Hartmann
et al., 1992, 1994 und Kottmeier et al., 1994) gewonnenen MelRwerte;yensind in
Abbildung 5.9 als Funktion der Eiskonzentratidrdargestellt (geschlossene Symbole).
Der Formwiderstandskoeffizient, 1o,y fur jede Eiskonzentration ergibt sich, wenn von
cp 10 der Oberflichenwiderstandskoeffizient subtrahiert wird. Dieser wird vereinfachend
als linear zunehmend angenommen vgn,, ~ 1.4 - 1073 Uber offenem Wasser zu
¢p.0,s ~ 1.7-1073 Uber geschlossenem Eis (durchgezogene Linie in Abbildung 5.9). Die
Differenzcp 10,y = cp,10 — ¢p,10,s (Offene Symbole in Abb. 5.9) eroglicht die Berech-
nung des Widerstandskoeffizientep indem unter der Annahme neutraler Schichtung,
hohenkonstanter BEse und eines logarithmischen Windprofiles die Gleichungen (2.14),
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Abbildung 5.11: Der Wider-
c,= 0.335 .

Z standsbeiwertc,, von
Eisschollen, als Funkti-
on der Eiskonzentrati-
on.

0.1 T S
0 0.5 1.0
Eiskonzentration A
(2.35) und (2.41) kombiniert werden:
2
Li+L, [In3
Cw = 2 Cp,10,f T, (ln ZI—Of . (5.6)

Darin sindH die Freibordiohe der Schollenkanted,; die Schollerdinge undZ,, der
Schollenabstand. U “die Eisbedingungen der REFLEX-Kampagnen wurdendiése
Grofen folgende empirische Alhgigkeiten von der Eiskonzentratidrabgeleitet (Mai,
1995 und Birnbaum, 1998), welche at&lich in der Abbildung 5.10 dargestellt sind:

Hy =0.49 (1.0 — exp(—5.9 A)) (5.7)
31 Hy
Li=— 5.8
T4 (5.8)
1—A
Ly=—1L;. 59
N (5.9)

Mit den Gleichungen (5.6) - (5.9) und mjf = 5.0-10~* m kann nun der Widerstands-
beiwert der Eisschollenkanten als Funktion vérbestimmt werden (siehe Abb. 5.11).
Uber alle Werte gemittelt ergibt sialy, = 0.34, wobei aber offenbar eine leichte Abnah-
me der berechneter, mit zunehmender Eisbedeckung auftritt. Diese Abnahométel
durch die bei bherer Eisbedeckung auftretenden Abschattungseffekteiteef sein,
welche in der Gleichung (5.6) unheKsichtigt bleiben. Bei geringen Eiskonzentrationen
(A < 0.5), wo diese Abschattungseffektamerungsweise vernaasiSigbar sind, findet
man mitc,, = 0.41 einen um 17 héheren Wert.

5.1.5 Vergleich mit Modellrechnungen von Lopez (2001)

Eine Plausibiliitskontrolle der Messung am PreRecken kann durch Modellsi-
mulationen von Lopez (2001) erfolgen, der ditberstomung eines langgezogenen
Geldudes mit pyramidenfimigem Querschnitt und einerodHé vonHr = 5 m mit dem
mikroskaligen Modell MITRAS (z.B. Panskus, 1999) berechnet hat. MITRAS wurde
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hierzu oberfichennah mit einer vertikalen Gitterweite von 1 m und horizontal mit einer
Gitterweite von 5 m betrieben. Die Anstriung des Modellhindernisses wurde an die
Bedingungen der Naturmessung angepaidt. d€n im folgenden beschriebenen Ver-
gleich der Ergebnisse von Messung und Modellrechnung wurden die Hindaneisidie
Hoheuber Grund und die Entfernung zum Hindernis mit der jeweiligen Hindeohish™
normiert. Beide Hindernisse weisen dadurch eine dimensionsloseH,,,,,, = 1 auf.

In der Abbildung 5.12 sind die Messung (oben) und das Modellergebnis (unten) der
Windgeschwindigkeit dargestellt. Sowohl diedBenordnung wie auch die Position des
Abschattungseffektes des Windfeldes werden gut durch das Modell beschrieben. Nur die
Beschleunigung des Windfeldes wird durch das Modell geugigf unterschtzt. Hin-
dernisnah (x/H<8 und z/H 0.6) errechnet das Modell einen Bereich nutklaufiger
Strdmung, welcher durch die Messung nicht erfaf3t wird.

In der Abbildung 5.13 sind die Ergebnisse von Messung (oben) und Modellrechnung (un-
ten) des Impulsflusses zur Obadlie dargestellt. Hier ist digbereinstimmung der Ma-
ximalwerte vonr sehr gut. Leichte Abweichungen treten an den Randbereichen des Hin-
derniseffektes auf, wo die Isolinienrf-0.04 N/nt und -0.02 N/m abweichen. Zuatzlich

zu den Isolinien des Impulsflusses ist diehé~,,(x) eingezeichnet, welche nach Glei-
chung (5.1) den Anstieg des Turbulenzmaximums beschreibt@ Mit0.028 findet man

eine gutdJbereinstimmung zwischen der parametrisiertehét;, (=) und dem Ergebnis

der Modellrechnung.
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5.1 Eisntickenexperiment am 13. August 1996

Vergleich: Modell - Messung

Windgeschwindigkeit u (m/s)
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Abbildung 5.12: Ein Vergleich der horizontalen Windgeschwindigkeit bei Naturmessung
(oben) und Modellrechnung (unten) nach Lopez (200Dbhéti- und Abstandsan-
gaben sind mit der jeweiligen Hinderngdhe normiert.
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Vergleich: Modell - Messung

ImpulsfluR T (N/m?)
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Abbildung 5.13: Ein Vergleich des Impulsflusses bei Naturmessung (oben) und Modell-
rechnungen (unten) nach Lopez (2001dhdi- und Abstandsangaben sind mit der
jeweiligen Hindernisbhhe normiert. Zuatzlich ist der Anstieg des maximalen Im-
pulsflusses nach Gleichung (5.1) mit= 0.028 eingezeichnet (gestrichelte Linie).
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Anders als bei der Messung reicht der abgeschattete Bereich beim Modellergebnis
bis zur Entfernung x/H=100, welche aber die maximale Reichweite der Modellrechnung
darstellt.

5.2 Buhnenexperimente in Tossens

Bislang wurde diéJberstomung eines PreRReistkens bei neutral geschichteter Atmo-
sphare untersucht. Um zu pfén, ob die Ergebnisse dieser Untersuchung auch bei varia-
blen Rickentohen Bestand haben, wurden weitéfeerstomungsexperimente an Buh-

nen im Wattenmeer durchgefit. Diese hatten auferdem zum Ziel, die Resultate der
Eisnickenmessung auf diabatische Schichtung zu erweitern. Ergebnisse der Messungen
sind im folgenden Teil dieses Kapitels dargestellt.

5.2.1 Das Windfeld im Lee einer Buhne

Wahrend der Wattmessungen wurde die horizontale Reichweite des Abschattungseffek-
tes im Lee von Buhnen bei unterschiedlichen atmasighhen Bedingungen bestimmt.
Entgegen der von Wamser et al. (1997) vorgeschlagenen Miradestir Messungen mit

den USAT-3 ¢ = 1 m) wurde auch it = 0.75 m gemessen, da sich deren Empfehlung
lediglich auf Messungen turbulenter Strukturen bezieht. Weitere Messungen wurden in
1.6 und 2.6 m l8he durchgaihrt, wobei aus technischen @rden die Anstiinung mit

einem USA-1 und das Windfeld im Lee der Buhne mit den USAT-3 gemessen werden
mul3te.

Die Ergebnisse von Abschattungsmessungen an der in Abbildung 3.10 (rechts)
abgebildeten, 2.6 m hohen Buhne sind in der Abbildung 5.14 zusammengefal3t, wobei
die Hohen- und Entfernungsangaben rhi = 2.6 m normiert sind. Die Abschattung
ist hier definiert durchu(z)/ue(z), mit den Windgeschwindigkeiten in Anstriung und
im Lee, uy(z) undu(z). Die Kurven repasentieren mittlere, gegifete Werteuber alle
Messungen desselben Schichtungstyps, welcher wie folgt durch den Quotigiiten
klassifiziert wird:
stabile Schichtungz/L > 0.05
neutrale Schichtungz/L| < 0.05
labile Schichtungz/L < —0.05
Der in der Abbildung 5.14 grau schraffierte Wertebereich markiert die im Kapitel 3.3.2
ermittelte systematische Abweichung der Windmessung mit den USA-1- und USAT-3-
Gemdten (3.8%).

Zusitzlich ist in der Abbildung 5.14 die von Hanssen-Bauer und Gjessing (1988) an
die Messungen von &geli (1943, 1946) angahérte Abschattungsformel (2.40)
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Abschattungsmessung TOSSENS
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Abbildung 5.14: Die Abschattung:(z)/uo(z) im Lee der Buhne mit{p = 2.6 m in den
MeRtohenz/Hy = 0.29 (unten), 0.62 (Mitte) und 1.0 (oben) sowie bei unterschied-
licher atmosphrischer Schichtung. Ferner ist Gleichung (2.40) eingezeichnet. Die
Entfernungs- und Bienangaben sind mit der Buhnehle’Hr = 2.6 m normiert.

Der grau schraffierte Bereich symbolisiert eine Abweichungiu®.8 % des An-
stromwertes.
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eingezeichnet (nachfolgendalyéli-Formel), welche in einigen Modellrechnungen den
Abschattungseffekt im Lee von Eisschollenkanten beschreibt (z.B. Hanssen-Bauer und
Gjessing, 1988 , Birnbaum, 1998). Weiter aithdie Abbildung 5.14 eine modifizier-

te Form der Mgeli-Formel (Gleichung 5.10), deren Ableitung in den folgenden beiden
Abschnitten edutert wird.

5.2.1.1 Schichtungsab&ingigkeit des Abschattungseffektes

Die Reichweite des Abschattungseffektes scheint schichtungsglth’zu sein. Da
nicht alle Schichtungstypen bei allen drei Mel3ei auftraten, kann diese Hypothese
nicht durch die Messungen verallgemeinert werden. In der dimensionsloseroMe3h”
z/Hr = 0.62 findet man aber bei stabiler Schichtung einbdré Reichweite des Ab-
schattungseffektes als bei labiler Schichtungz /7 ; = 1.00 ist bei stabiler Schichtung
die Reichweite des ansonsten schwach ausgggn” Abschattungseffektes ano@tén.

Die Wiederherstellung des Windfeldes im Lee des Hindernisses vollzieht sich also umso
effizienter, je loher der turbulente Impulsfluf3 im Lee des Hindernisses ist. Der Einfluf3
der Schichtung auf die Abschattungsdistanz kann dadurchubegtrwerden, dafd der
Vertikaltransport von Impuls bei labiler Schichtungtter ist als bei neutraler und stabiler
Schichtung und somit eine effizientere Wiederherstellung des Windfeldes bewirkt.

5.2.1.2 Hdhenabhangigkeit des Abschattungseffektes

In den Hohenz/Hg= 0.29 undz/Hgr= 0.62 wird ein signifikanter Abschattungseffekt
gemessen, welcher [dbereinstimmung mit den Messungen am PreRelei in der un-
tersten Mef3ble maximal ist. Dort ist auch dlgbereinstimmung mit der Atjeli-Formel

gut. In Kammlohe des Hindernisses {Zf = 1) wird dagegen nur eine geringe Abschat-
tung gemessen, deren dRénordnung und Reichweite durch di@agdeli-Formel stark
uberschitzt werden. Basierend auf den Ergebnissen der in der Abbildung 5.14 dargestell-
ten Abschattungsmessung scheint folgende Modifizierung dgelNFormel sinnvoll:

u(z, 2) = uo(2) - {1 ~exp {—0.18- (%) T (HiR) T (%)H . (5.10)

worin die zusitzlich eingefihrten Termd’ (z/Hg) undT,(z/L) die H6hen- und Schich-
tungsabhngigkeit der Abschattung beschreiben sollar.’F(z/Hg) erzielen wir mit

2
z z
T.|— ) =1 — 5.11
1 (HR> " (HR> &)
eine guteUbereinstimmung mit der Messung (siehe durchgezogene Linie in Abbil-
dung 5.14). In z=0 m gilT;(z/Hr)=0, wodurch im untersten Niveau eine Abschattung

nach der ursprriglichen Nigeli-Formel erzielt wird, welche sich mit zunehmendeifi
im Vergleich zur Original-Formel absclaght. Der Tern¥;,(z/L) kann erst durch weitere
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Messungen bei diabatischer Dichteschichtung ermittelt werden und wird in dieser Arbeit
grundsitzlich gleich 1 gesetzt.

5.2.2 Das Turbulenzfeld im Lee einer Buhne

Am 4. Juli 1997 wurden Messungen im Nahfeld der in Abbildung 3.10 (links) abgebil-
deten, 1.6 m hohen Buhne durchgieft. Es wurden im Zeitraum 6.10 - 9.15 Uhr unter
aul3erst staticaren Bedingungen drei verschiedene Mel3aufbauten realisiert, wobei die
Anstrdmung 13.5 m stromauf der Buhne in 2.6 mhé bestimmt wurde. Da der Unter-
grund 20 m stromab der Buhne relativ schlickig wurde, konnte nicht der gesaonbeSt™
reich vermessen werden. Die Messung kann aber dazu genutzt werden,otasngs-

und Turbulenzfeld in direkter Umgebung der Buhne zu rekonstruieren. Die untere Prandtl-
Schicht war am Mel3tag bis auf eine obacfiénnahe, etwa 2 m dicke Luftschicht stabil
geschichtet, wie die Temperaturwerte in der Tabelle 5.4 belddieereinstimmend mit
dem Temperaturprofil finden wir oberhalb von 2 nol¢"in der Anstninung negative
Warmeflisse, deren Intensitim Verlauf des Experimentes von aatist -6 W/m auf

-20 W/ zunimmt.

In der Abbildung 5.15 (oben) sind Isolinien verim Nahfeld der Buhne dargestellt,
wobei auch hier die Bfien- und Abstandsangaben mit der Buhrwdh(H/; = 1.6 m)
normiert sind. Ferner sind Windpfeile entsprechend der links oben abgebildeten Skala
eingezeichnet. Offenbar ist die Stationarstyedingung gut asfit, da die Windvektoren
der Anstomung bei allen MeRintervallen nahezu identisch sind. Dier@airig weist
ein durch die Buhne erzwungenes Ansteigen auf und sinkt im Lee wieder ab. Direkt
oberhalb des Buhnenkammes ist dieo8iting stark beschleunigt, wobei die Windge-
schwindigkeit mit der lehe wieder abnimmt. Der Impulsfluf3 begt'in der Anstoimung
|7] = 0.016+ 0.003 N/n? und weist stromab der Buhne(H = 8) mit || ~ 0.27 N/m?
ein ausgem@gtes Maximum auf, welches wie schon bei der #kENmMessung dem
16-fachen des Angiriiwertes entspricht.

Auch der turbulente \&fimeflul3 (Abb. 5.15, unten) wird durch dasdattingshinder-
nis stark beeinfluRt. Mit -250 W/tfinden wir im Lee um mehr als eine @3énordnung
héhere Werte als in der Ansimiung. Diese Verarkung vom: ; wird durch die bodennahe

Hohe (m)| Temperatur{C)
8 16.4 Tabelle 5.4:MelBwerte der
4 16.0 Lufttemperatur am 4.
2 15.6 Juli 1997, 9.00 Uhr in
0.05 171 verschiedenen éfien.
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Abbildung 5.15: Isolinien vonr (oben) und:, (unten) am 4. Juli 1997. Unterlegt sind
Windpfeile, entsprechend der Skala am linken oberen Raoldert und Abstands-
angaben sind mil/ = 1.6 m normiert.

stabile Schichtung (siehe Tabelle 5.4) besgtigt, da durch die intensivierte mechanische
Turbulenz warme Luft zur Obedthe gemischt wird.
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Aus dem Ergebnis der Messung kann geschlossen werden, daf® der Formwiderstand
des Meereises auch einen Einflul3 auf die thermische Struktur der Ataresahgbt.
Dadurch lonnten Schmelzprozesse des Eises beeinflu3t werden, beispielsweise wenn
im Lee eines Eisrckens aufgrund einer Bohiing des zur Eisobeaithe gerichteten
Warmeflusses warme Luft zur Obexdhie gemischt wird. Die Bedingung hierfist
jedoch, dald die Atmospiné eine stabile Temperaturschichtung aufweist und dafl3 die
Lufttemperaturen im leeseitigendsbereichuber dem Gefrierpunkt liegen. Solche Wech-
selwirkungsprozesse dynamischer und thermischer Effekte sollten in wéitentien
Arbeiten durch numerische und experimentelle ProzelRstudibarnintersucht werden,
da sich hieraus unter anderem eine Abbigkeit des Vdimetransferkoeffizientan; von
der Eisrauhigkeit ableiteraf3t.

5.3 Fluggestitzte Turbulenzmessungen mit Polar-2

Weitere Turbulenzmessungen wurdeahsénd der Kampagne ARTIST mit dem Polar-
2-Flugzeug durchgefirt, wobei zeitgleiche Messungen des Transferkoeffizieaten

in Flughdhe 80 + 5 m) und der sich darunter befindenden Eistopographie erfolgten.
Die ARTIST-Messungen werden zu Mittelwertaber jeweils etwa 12 km lange Flug-
abschnitte gerechnet (siehe Abschnitt 3.2.2). Mittels einer mit einem eindimensionalen
Modell abgeleiteten Blfienkorrektur (upkes, 2001) werden die MeBwerte was, und

der Monin-Obukhov-hgeL auf die Hbhe von 10 m bezogen.

Die von Polar-2 gemessenet, ;, sind in der Abbildung 5.16 als Funktion der
mittleren Rickentohe H, (links) und des mittleren &kenabstandegz, (rechts)
dargestellt. Die Darstellungen enthalten die Regressionsgeraden zwischeund H,
beziehungsweise zwischen ;, und éz.. Mit Korrelationen von r=0.57dp 10 zu H.)

Cp 10 = 0.00580*H,-0.001079 r=0.568 Cp1o = -0.00008*5%,+0.003322  r=-0.791
0.004 0.004

0.003 0.003

0.002 ; 0.002

Cp10

0.001 0.001

0 I | I | I | I 0 I | I | I | I
0.3 0.4 0.5 0.6 0.7 0 10 20 30 40
He (m) e (M)

Abbildung 5.16: Mel3werte vorep 19 als Funktion vord, (links) undéz. (rechts).
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Abbildung 5.17: MeRwerte vorp ;, als Funktion vord, (links) undz/L (rechts).

beziehungsweise von r=-0.78,(;, zu dx.) ist nur eine schwache Abingigkeit des
Impulstransferkoeffizienten voil/, und éz, abzuleiten. Anders vedit' es sich, wenn
mancp 1o als Funktion des Ensembleaspektadthissesd, darstellt (Abb. 5.17, links).

In diesem Fall findet man einen deutlichen Anstieg der Werte «/ony bei Zunahme
von A.. Unter der Annahme einer linearen Regression sind beidd®&r mit r=0.86
korreliert. Die Streuung detp ;, in der Abbildung 5.17 (links) beruht zumindest
teilweise darauf, da@d, nur reherungsweise zur Parametrisierung geeignet ist, wie noch
im Abschnitt 6.3 gezeigt werden wird. Wie man in der Abbildung 5.17 (rechts) sieht,
wurden alle MeRRwerte bei nahezu neutraler bis leicht stabiler Schichtung gewonnen. In
dieser Darstellung streuen die Mel3werte dlenlichemz /L aufgrund der Variation der
Eisrauhigkeit.

Berticksichtigt man nur die in der Abbildung 5.17 (links) durch offene Symbole dar-
gestellten Mef#lle bei neutraler Schichtun@ (< z/L < 0.05), so kanncp ;o als erste
Naherung durch

cpao = 0.0395 - A, + 0.000895 (5.12)

beschrieben werden. Aus der Gleichung (5.12) ergibt sich der @blesifiwiderstands-
koeffizient uber extrem glattem EisA, = 0) zucp i9, = 0.895 - 1073, welcher nach

der Gleichung (2.34) einer Rauhigkei#tstjez, = 1.56 - 10~° m entspricht. Dieser Wert
erscheint relativ gering, stimmt aber gut mit den Messungen von Guest und Davidson
(1991) uberein, die in der Framstral3e, dero@ldndsee und der Barents-See minimale
Rauhigkeitsiihgen vor2.7 - 10~ m (Eisschlamm) big.6 - 10~° m (Pfannkucheneis mit
Durchmesserr: 0.75 m) finden.

Aus der Abbildung 5.17 (links) kann geschlossen werden, dal3 die Reduzierung des
Horizontalwindes aufgrund des Abschattungseffektes bei dem gemessenen Ensemblea-
spektverlaltnis von 0.06 noch keine signifikante Reduzierung des Formwiderstandes,
und damit des Impulstransferkoeffizienten, bewirkt.
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Die beschriebenen Messungen zeigen, daf3 eine Parametrisierung des turbulenten Im-
pulsflusses von der Atmosateé zum meereisbedeckten Ozean wesentlich von der atmo-
spharischen Schichtung und von den Eiskénlohen und -absriden abaiigen mul3. Ein
Parametrisierungskonzept, welches diesa¥@n bancksichtigt, wird im Kapitel 6 vorge-
stellt und anhand der hier gezeigten Polar-2-Messungen, sowie weiterer TMS-Messungen
uber homogenem Untergrund getestet.

5.4 Interpretation

Aus der Zusammenschau der Eiskén- und Buhnenmessungen wird deutlich, welche
Prozesse bei détberstomung eines eisickenbrmigen Stomungshindernisses wirksam
sind. Zursichst sei der EinfluR auf das Windfeld genannt, welchdshiareinstimmung

mit der Kontinuigitsgleichung vor dem Hindernis ein Aufsteigen,ulsar’ eine Beschleu-
nigung und dahinter ein Absinken ahfit. Stromab des Hindernisses ist olzatfiénnah

die Windgeschwindigkeit stark reduziert. Daher ist direkt hinter dem Hindernis der ver-
tikale Gradient des Horizontalwindes besonders hoch, wodurch @keRkamm eine
Ablosung der Strhung, verbunden mit Wirbelbildung und ein deutlich adrter, zur
Oberfliche gerichteter Impulsflu3 hervorgerufen werden. Letzterer resultiert somit aus
Formwiderstand des Hindernisses, ist proportional zum Staudruck am Hindernis und zum
Widerstandsbeiwewt,, und bewirkt, dal3 die obedthennahe Abschattung des Windfel-
des auf Kosten des beschleunigten Bereiches oberhalb deskess kompensiert wird.
Dieser vertikale Ausgleich erreicht sein Maximum in ein@hidz,, (), die hier als line-

ar mit der Entfernung ansteigend betrachtet wird. Oberhalbxydn) ist die horizontale
Strdmung konvergent, unterhalb dieseslt¢ist sie dagegen divergent.

Entsprechend der Bernoulli-Gleichung setzt sich der Gesamtdruck vor dem Hinder-
nis aus der Summe von Staudruck und statischem Druck zusammbérend im Lee
aufgrund des reduzierten Staudruckes bei gleichbleibendem statischem Druck der Ge-
samtdruck geringer ist. Diese Druckdifferenz, integndaer die Hindernisblie, kann zur
Bestimmung des Widerstandsbeiwertes genutzt werden (siehe Banke und Smith, 1975).

Das bodennahe Wind- und Turbulenzfeld hat sich in der sogenannten Abschattungsdi-
stanz wieder ahierungsweise an die Eirstnbedingungen angeglichen. Hierzu wird das
durch den Formwiderstand des Hindernisses hervorgerufeneauberfiiahe Impulsde-
fizit durch Vertikaltransporte aus der Grenzschicht ausgeglichen. Im gezeigten Einzelfall
ist das hieraus resultierende Impulsdefizit der oberen Luftschichten nicht von grol3er Be-
deutung. Bei einetlberstomung vieler, dicht stehender Hisken dirfte dagegen der
Impulstransport zur Obedthe eine gi3ere Auswirkung auf das Vertikalprofil der Wind-
geschwindigkeit in der Grenzschicht abgn.
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Kapitel 6

Parametrisierung des turbulenten
Impulsflussesuber Meereis

Basierend auf den Ergebnissen der beschriebenen Fallstudien wird im folgenden das Kon-
zept zur Berechnung des Formwiderstandes voruBke&r unter Barcksichtigung der
Oberfiichentopographie (Eiscken) und der vertikalen Dichteschichtung erweitert. Dazu
werden

¢ die atmosphiische Dichteschichtung anhand von z/L,

e eine neue empirische Formeirfden Widerstandsbeiwert (Gleichung 5.5),
e die Hohenabhhgigkeit der Abschattung (Gleichung 5.10)

¢ und die statistische Verteilung von HisKen (Gleichungen 2.42 und 2.43)

verwendet.

Zur Entwicklung des Parametrisierungskonzeptes dienen die Mel3daten der TMS und
die in den Abschnitten 3.2.2 und 5.3 beschriebenen Flugzeugmessuagesnd AR-
TIST.

6.1 Der Impulstransferkoeffizient als Funktion der Mee-
reistopographie und der atmosplarischen Schich-
tung

Im Abschnitt 2.3 wurde dargelegt, daf3 der durch den Formwiderstand varckesr her-
vorgerufene Impulsflu® zur Obeatihie bei neutraler Schichtungherungsweise durch

die Gleichung (2.41) berechnet werden kann (z.B. Arya, 1975). Um das Konzept auf dia-
batische Schichtung zu erweitern, wird die Gleichung (2.39) verwendet, die von anderen
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Autoren zur Berechnung des Formwiderstandes von Schollenkanten genutzt wurde (z.B.
Hanssen-Bauer und Gjessing, 1988, Birnbaum, 1998). Ersetzt man dort den Schollenkan-
tenabstand; + L,, durch den Abstand der Eistken Xy, so erhalten wir

_1 c L /Hf u(z)%dz (6.1)
To,f—2 w PO Xg ; . .
Die Gleichung (6.1) kann mit dem Formwiderstandsanteil in der Gleichung (2.35) kom-
biniert werden, woraus sich dabér den Abstand’; gemittelte Formwiderstandskoeffi-

zient ergibt:
Hpg

Ccow(H 1
CD,10,f = Q(Xj:) U—%o /u(z)zdz. (6.2)
0

Unter der Annahmedtienkonstanter EEse und eines logarithmischen Windprofils in der
Prandtl-Schicht kann die Gleichung (6.2) mit der Gleichung (2.14) kombiniert werden:

Hp

eotof = C;()f;f;j) [ln% - \;m (£>]2 / {mzio —w, (L(Zz))rdz’ (6.3)

Lio 20

wobei angenommen wird, ddRy ~ L(z).

Die Gleichung (6.3) beschreibt den Formwiderstandskoeffizienten in 10oheHier
durch parallel stehende Eisken der kbhe Hr hervorgerufen wird, welche alle durch
den gleichen Abstand ; getrennt sind. Bei natlichen Meereistichen weiset/ ; und

Xy aber erhebliche Variationen auf (siehe z.B. Abb. 3.8). Um diesem Umstand gerecht
zu werden, betrachten wir ein Ensemble von &&en mit unterschiedlichendtién und
variablen Absanhden.

Zu diesem Zweck ersetzen wir die individuellen WeHe und X durch Ensem-
blemittelwerte H, und éz, aller Eisticken in dem betrachteten Gebiet. Dabei ist zu
beachten, daBxz, auch kleiner sein kann als der Abstand, der zur Wiederherstellung
eines ungestten logarithmischen Windprofils nacblberstomung eines Rckens
noétig ist. Daher mul3 die Abschattung des Windfeldesiblesichtigt werden, wenn das
AspektverlaltnisA, = H./dx. den kritischen Wert 0.015 (Abschnitt 5.1i#)érschreitet.

In diesem Falle wird.(z) in der Gleichung (6.2) durch die Darstellung (5.10) ersetzt und
x = dx, eingesetzt.

Da die Meereigrckenuberwiegend isotrop ausgerichtet sind, muf3 die rechte Seite der
Gleichung (6.3) geml? der Beziehung (2.48) um den Geometriefaktoer 2/ reduziert
werden. Somit erhalten winuf'den Formwiderstandskoeffizienten:

2
0.22 H 1 He 2 2z 1\?
— In [ =< In——-¥,,(—= dz .
enans = 250 (55) lln@—g)—wm(%)] [ (s wip)]) o
(6.4)
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6.2 Validierung des Konzeptes anhand von Messungen

Die Parameteld,, iz, und L(z) missen aus Beobachtungen oder Modellrechnungen
vorgegeben werden.

Den Oberflichenwiderstandskoeffizientep ;, , einer glatten Eisobedthe erhalten
wir analog zu Gleichung (2.31yf die Referenzblie z = 10 m aus:

2
K

€105 = L(ln% _ \DM(E—fO)>J

Der gesamte Widerstandskoeffizient ergibt sich schlieRlicthzy = cp 10,5 + ¢p 10,7

(6.5)

6.2 Validierung des Konzeptes anhand von Messungen

Das Parametrisierungskonzepir & o wird mit Hilfe gleichzeitiger Messungen des
Impulsflusses und der Meereistopographieerprift. Hierzu werden die Messungen
von ACSYS (TMS) sowie die bereits in den Abschnitten 3.2.2 und 5.3 beschriebenen
ARTIST-Daten (Polar-2) verwendet.

Die im Abschnitt 5.3 aus Turbulenzmessungen des Polar-2-Flugzeuges abgeleitete
Rauhigkeitsiinge einer glatten Eisobextiiie ¢, = 1.0 - 10=° m) wird in den Gleichun-
gen (6.4) und (6.5) eingesetzt. Zur Berechnung des Formwiderstandskoeffizienten werden
vier unterschiedliche AradZe genutzt, welche sich in ihrer Kompleatitind im erforder-
lichen Rechenaufwand stark unterscheiden:

1. Mittlere R'uckenhdhen und neutrale Schichtung
Es werden mittlere Werte derddé und des Abstandes der kisken in die Glei-
chung (6.4) eingesetzt und die Dichteschichtung wird als neutral angenommen

(¢m(2/L) = 0).

2. Mittlere R'uckenhdhen und diabatische Schichtung
Bei ebenfalls mittleren Werten deraHé und des Abstandes deudkén wird die
diabatische Schichtung der Atmosph beucksichtigt.

3. Haufigkeitsverteilung der Rtickenhdhen und diabatische Schichtung
Die Haufigkeitsverteilung vori z wird entsprechend der Gleichungen (2.42) und
(2.44) aus denut jedes MeRintervall bestimmten mittlerendékénlohen ermittelt,
wobei Hp ,,i»,=0.2 m gesetzt wird. Die Gleichung (6.4) muf3 daherazzigh tiber
die Verteilungsfunktion der ikkenlohen integriert werden. Die atmosgpische
Schichtung wird barcksichtigt.

4. Gemessene Eistopographie und diabatische Schichtung
Der Formwiderstandskoeffizient wird basierend auf der gemessenen Eistopographie
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und der atmospdrischen Schichtung berechneturFdiesen Fall stehen nur die
ARTIST-Daten vom 16. Miz 1998 zur Verdgung. Wir berechnenuf”jeden

a) Hn1 > Hn
Hig g - Abbildung 6.1: Schema zur Fall-
' H,  unterscheidung des Abschat-
Wind

Abschattung
A tungseffektes bei dicht stehen-
den Ricken (A>0.015). Im
oberen Fall wirkt die Abschat-
tung auf den gesamten folgen-
den Ricken, vahrend im un-

b) Hns < Fn Ho o teren Fall lediglich ein Teilbe-
Hot o reich des achsten Eisrckens
# .
Wind Abschattung betroffen ist.

Abstand zwischen zwei Eigcken entlang eines Flugabschnittes nach der Glei-
chung (6.4) den mittleren Formwiderstandskoeffizienten. AnschlieRend werden al-
le cp,10,; entsprechend der Anteile eines Eiskenabstandes an der Gesamtflug-
strecke gemittelt. Die Abschattung zwischen den einzelneruéksn wird nach

der Gleichung (5.10) berechnet. Dabei wird unterschieden, ob die=redén ge-
samten Rcken oder nuuber einen Teilbereich wirkt (siehe Abb. 6.1).

Der lokale Impulstransferkoeffizient, , wird aus den Messungen ven undu(z) be-
stimmt und ebenso wie die Monin-Obukhowhge mittels einer aus einem eindimensio-
nalen Atmosphienmodell numerisch bestimmten Korrekturfunktiongkés, 2001) auf
die Referenzbfie von 10 m bezogen.

6.2.1 Formwiderstand, berechnet aus TMS-Messungen

An funf Mel3tagen wurden TMS-Messungen bei geschlossener Eisdecke wattearmh”
statioraren meteorologischen Bedingungen durchgdf Rir die unmittelbare Umge-
bung jeder Station wurden Mittelwerte vdif, und §z, bestimmt (siehe Lensu et al.,
1996). Die Rickenlohen wurden mit einer Klassenbreite von 0.5 m unterteilt. In dieser
Eisnlickenstatistik wurden von Lensu et al. (1996) lediglich die markant hohendkesn™
beticksichtigt, welche im Vergleich zu den kleinerendRén von nur einigen Zentime-
tern Hohe einen relativ groRen Abstand zueinander aufweiggrund éz, sind in der
Tabelle 6.1 mit dem Wertebereich vaiiL in der MeRlwhe sowie der Windgeschwin-
digkeit u;o fur jeden MelRtag zusammengefalidt. Von den TMS-Episoden werden in der
folgenden Betrachtung nur die Messungen in 8 m und 13oineHierangezogen, weil die
MeRwerte in 3.8 m und 5.4 maglicherweise durch nahe liegende Higtén beeinfluf3t
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6.2 Validierung des Konzeptes anhand von Messungen

Tabelle 6.1:Eisbedingungen und gemittelte meteorologische Parameter der TMS-
MeRfalle.

Datum| H, dx, zIL (min/max) wuq

(m) (m) (z=10m) (m/s)
25.07.| 1.50 150.0 -0.064/-0.032 3.7
27.07.|1.50 50.0 -0.024/0.052 1.8
30.07.11.00 50.0 0.056/0.064 3.3
17.08.1 1.00 100.0 -0.592/-0.304 1.8
02.09.| 1.50 250.0 0.008/0.136 3.1

sind. Die Messungen in 20 mdhé lonnen dagegen durch Eigken in weiter Entfer-
nung vom Schiff beeinflut sein, die nicht mehr von Lensu et al. (1996) erfal3t werden
konnten. Die MeRwerte werdarbér Klassen der atmospfischen Schichtung gemittelt
(Az/L = 0.025) unduberdecken mit -0.5& z/L < 0.14 labile bis schwach stabile Be-
dingungen (Tabelle 6.1).

Die mit der TMS gemessenen und nach denaimsii 1 - 3 berechneten Impuls-
transferkoeffizienten sind in der Abbildung 6.2 dargestellt. Jedes Bildaknérie
lineare Regressionsgerade (gestrichelt). Die ebenfalls dargestellte Winkelhalbierende
(durchgezogen) stellt dieollige Ubereinstimmung von Modell und Messung dar. Die
Symbole repasentieren verschiedene Mel3tage.

Nach der Abbildung 6.2 ergeben sich nur geringe Unterschiede zwischen den ver-
schiedenen Aratzen zur Berechnung van, 1o ;. So ist der Korrelationskoeffizient in
allen Rallen > 0.95. Die Regressionsgeraden weichen nur wenig von der Winkelhalbie-
renden ab. Demnach wird eine gufdereinstimmung zwischen den gemessenen und
berechneten Transferkoeffizienten erzielt. Da alle Messungen, mit Ausnahme derjenigen
am 17. August, bei nahezu neutraler Schichtung stattfaridéh|(< 0.1), kann die Be-
deutung der Schichtungskorrektur hier nicht eingasahverden.
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Ansatz 1: mittlere Hohe, neutral
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Ansatz 3: verteilte Hohe, diabatisch
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Ansatz 2: mittlere Hohe, diabatisch

5
r? = 0.962
e
4 74
a
- @)
3 -
B 7
2 - 7 A
B mp>
T4
1 /5
v
| €5 10mod = 0.913 * Cp 10 messt0-261
0 LT ! | | P | | |
0 1 2 3 4 5

Cp,10,mess” 1000

x 25.07.1996
0 27.07.1996
A 30.07.1996
0 17.08.1996
+02.09.1996

— — — - lin. Regression

Abbildung 6.2: Berechnete und gemessene Impulstransferkoeffizienten (TMSalN&R’f"
mit Regressionsgerade (gestrichelt). Die Symbole asgntieren verschiedene

Mel3tage.
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6.2 Validierung des Konzeptes anhand von Messungen

Tabelle 6.2: Eisbedingungen und gemittelte meteorologische Parameter der Abschnitte
des ARTIST-Mel3fluges am 16.&7 1997. Linke Seite: Flug vom Wasser zum Eis
(Stid nach Nord), rechte Seite: Flug vom Land zum Wasser (Nord nadh S

Landwarts Seewits

Position| H, O z/L u(z) H, 0 z/L u(z)
(m) (m) (z=10m) (m/s) (m) (m) (z=10m) (m/s)
Stid |0.3288 16.3 0.0483  9.58 0.5242 382.5 0.0739 9.13
0.4292 30.4 0.1224  8.6Q 0.3397 26.2 0.0607 9.06
0.4107 30.8 0.1288  8.79 0.4430 37.2 0.2214 8.30
0.4204 28.6 0.1006  9.01 0.4369 31.1 0.1253 8.47
0.5009 19.8 0.1356  8.39 0.4273 33.1 0.1001 8.74
0.4677 123 0.0748  7.22 0.4856 19.5 0.0783 9.18
)
y

0.4894 18.0 0.0784 8.48 0.4752 14.7 0.0692 8.74
0.5089 18.7 0.0746 8.3¢ 0.5041 21.8 0.0831 8.8
0.6076 17.0 0.0440 8.74% 0.5911 23.6 0.0560 9.24
0.5789 10.8 0.0403 8.4] 0.5265 22.5 0.0482 9.3%
Nord | 0.5437 8.7 0.0287 8.3] 0.5442 12.2 0.0269 10.12

6.2.2 Formwiderstand, berechnet aus Flugzeugmessungen

Mit den am 16. Mirz 1997 gewonnenen Daten des in der Abbildung 3.7 skizzierten
ARTIST-Melfluges (siehe Abschnitt 3.2.2 und 5.3) kann das Konzept zur Bestimmung
des Impulstransferkoeffizienten einer weitetéyerprifung unterzogen werden. Didér
jeden Teilabschnitt des Mef3fluges gemittelten Paraniétesz, undz/L (in z = 10 m)

sind zusammen mit der Windgeschwindigkeit in Flagh'in der Tabelle 6.2 zusammen-
gefaldt. Die Atmospdre war vahrend der gesamten Messung stabil geschichtet.

Die Ergebnisseur alle vier Angitze sind in der Abbildung 6.3 dargestellt. Man erkennt
aus dem Vergleich der Methoden 1 und 2, daf3 der Schichtungseinflul? offenbar gering ist.
Dagegen erreicht man durch eine redBtéhere Beschreibung der HisKenstatistik eine
deutlich besserébereinstimmung zwischen gemessenen und berechneten Werten. Die
besteUbereinstimmung erreicht man mit der Methode 3, mit einer geringen Differenz
zwischen Regressionsgerade und Winkelhalbierender. Offenbar kann aber die detaillierte
Behandlung der Bckenverteilungdings einer Linie (Ansatz 4) vernaelskigt werden.
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In der Abbildung 6.3 erreichen die offenen Symbale fi, > 0.015 Werte bis zu
A, ~ 0.063, ohne dal3 ein Abschattungseffekt sichtbar wird. Um letzteren generell ab-
zusclatzen, nehmen wir im folgenden eine spezielle Betrachtung sowohl dieses Prozesses
als auch des Stabiditseinflusses vor.

Ansatz 1: mittlere Hohe, neutral Ansatz 2: mittlere Hohe, diabatisch

4 4
r? = 0.880 r> = 0.898
3 OA,>0.015 9 e 3 OA.>0.015 o
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— — e
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§ [ 7 s _°
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1 R 1+ $ ‘8
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I CD,lO,mod =0.72* CD,lO,mess-"O"]'6 i CD,lO,mod =0.73* CD,lO,mess+O'34
0 | | | | | | | 0 | | | | | | |
0 1 2 3 4 0 1 2 3 4

Cp,10,mess” 1000 Cp,10,mess” 1000

Ansatz 3: verteilte Hohe, diabatisch Ansatz 4: reale Hohe, diabatisch
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Ny / Ny 2
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a 7 a Vi
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Abbildung 6.3: Berechnete und gemessene Impulstransferkoeffizienten (ARTIST-
Mel3fall) mit Regressionsgerade. Offene Symbadlg:> 0.015.
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6.3 Sensitiviitsstudien tr cp 19

Wir verwenden die Gleichung (6.4uif'den Formwiderstand, um die Aahgigkeit des
Impulstransferkoeffizienten vofi,, x. und z/L (z = 10 m) im Detail zu untersuchen.
Da wir gesehen haben, dal3 bereits die mittlewek®nlohe realititsnahe Ergebnisse er-
bringt, werden wir im folgenden nur die Ensemblemittelweunteff, undjx. nutzen. Die
Abschattung wird entsprechend der originalen (Gl. 2.40) und der modifiziedgelN"
Formel (Gl. 5.10) beschrieben.

6.3.1 Neutrale Schichtung

In der Abbildung 6.4 ist die Summe der nach den Gleichungen (6.4) und (6.5) berechne-
tencp 10,s UNdcp 10,¢ fur neutrale Schichtung als Funktion véh undéz, dargestellt.

Fir den darin verwendeten Wertebereich vénunddiz, (H, < 5.0 m unddz, < 500 m)
finden wir eine grof3e Variation varp ;.

Fur glattes Eis ohne itken {, < 0.2 m) erhalten wircp 19 ~ 0.9-103, erzwungen
durch die Vorgabe der Rauhigkeasije in der Gleichung (6.5). Werte vop 1o ~ 16 -
10~ ergeben sich bei extrem hohen Eisrauhigkeitépn ¢ 4.5 m undéz, < 50 m), die
aber

Widerstandskoeffizient cp, ;o * 1000
500

400

He (m)

Abbildung 6.4: Der Widerstandskoeffizientcp;, bei neutraler Schichtung als
Funktion von H, und dxz.. Gestrichelte Linie: Ensembleaspektvathis
A, =H./dx,=0.015.
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Hg=0.5m
| ohne
[ LLLLLIT T original (Gl. 2.40)
010 - —  modifiziert (G. 5.10)
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—
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Abbildung 6.5: Der Formwiderstandskoeffizientp 1o, als Funktion des Ensemble-
aspektverhltnisses bei drei verschiedenendRénlohen. Der Abschattungseffekt
wurde vernactadssigt (Punkte) sowie durch die original (gestrichelt) und die modi-
fizierte (durchgezogen)ageli-Formel gerechnet.
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bislang nicht beobachtet werden konnten. Unsere berechngigsWerte uber-
decken einen @fieren Bereich als die \@féntlichten MelRergebnisse verschiedener
Autoren (siehe z.B. Tabelle 4.1 bei Hofmann, 1998). Immerhin finden Guest und
Davidson (1991), daf, o in der Framstraf3e, der @mlandsee und der Barents-See
zwischer.6-10~3 (neu gebildetes Eis) urid1 - 102 (extrem rauhes und altes Eis) streut.

Die Wirkung von Abschattungseffekten auf, ;, kann mittels der Berechnungs-
vorschrift ftir den Formwiderstand untersucht werden. In der Abbildung 6.65is$
fur Rickenlohen von 0.5 m (oben), 1.0 m (Mitte) und 2.0 m (unteuwr) die Abschat-
tungsanatze (2.40) und (5.10) als Funktion voh dargestellt. Zum Vergleich ist der
Formwiderstand eingezeichnet, der sich unter Verraasidjung der Abschattung ergibt
und erwartungsgeafd’ mit steigendenmy, stetig zunimmt. Einfisse der Abschattung
werden erstudi A, > 0.5, d.h. fir selten auftretende Eisrauhigkeiten, sichtbar F~
A. > 0.5 sollte dieser Effekt daher hacksichtigt werden. Die Unterschiede, die sich
aus der Verwendung der beiden Atee (2.40) und (5.10) ergeben, haben hier nur
akademische Bedeutung, zumal keine MeRwearteVErgleiche zur Vedgung stehen.
Demzufolge &Rt sich €ir Anwendungen in Modellen folgern, dal3 der Einfluld3 der
Abschattung auf den Formwiderstand zumindest bei neutraler Schichtung vessgh|”
werden kann.

Am Beispiel des in den Abbildungen 6.4 und 6.6 (oben) gestrichelt markierten
EnsembleaspektvedttinissesA.= 0.015 wird deutlich, dalkp ;o fur feste A.-Werte
erheblich schwanken kann. Entlang der gestrichelten Linie variiergp zwischen
1.0-10"* und3.5 - 10 * und der Quotientp 10,¢/cp,10 ZWischen 0.1 und 0.75. Folglich
mussen @i die Darstellung vorrp ;, die Ensemblemittelwertd, und dz. explizit
bekannt sein.

Die Abbildung 6.6 (oben) verdeutlicht auch den zunehmenden Anteil des Formwider-
standes am Gesamtwiderstand mit wachsendéetl, und mit abnehmendem Abstand
dx, der Eisticken. Die Annahme von Dierking (1995), daf? der Formwiderstand bei
A, = 0.007 etwa 40% ausmacht, wird grob besigt.

Haufig wird in Modellrechnungen zur Parametrisierung des Impulsflusses die Rau-
higkeitséingez, verwendet. Berechnen wir diese bei neutraler Schichineg Eis formal
mittels der Gleichung (2.34) au$ o, SO erhalten wir die in der Abbildung 6.6 (unten)
reproduzierte Abariigigkeit vonH, und dx,. Die Werte vonz, < 5.0 - 107° m (fur
glattes Eis) und, > 0.1 m (fur rauhes Eis) stimmen mit den Messungen von Guest und
Davidson (1991)berein, welche den Berei¢t27-10° m < 2z, < 0.11 m tGberdecken.
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6.3.2 Diabatische Schichtung

Zur Charakterisierung diabatischer Schichtung verwenden wir Werte des &tapdita-
metersz /L zwischen -3 und +8, diauf ‘polare Breiten unter anderem von Joffre (1982),

Cp.10/ Cp.10
500 (J «,

—

400 - g

Abbildung 6.6: Der Quotientp, 1o.r/cp,10 (Oben) bei neutraler Schichtung und die Rau-
higkeitséingez, (unten) als Funktion vo#l, undéz,.. Gestrichelte Linie: Ensemble-
aspektverbltnisA, = H,/éx, = 0.015.
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Handorf (1998) oder Hofmann (1998) angegeben werden. Nach Messungen von Weeks
et al. (1988), Lensu et al. (1996) und Haas et al. (1999) werden in der Arktis mittlere
Rickentohen zwischen 0.5 m und 2.0 m und -a&té zwischen 50 m und 500 m vor-
gefunden, so daR die folgende spezielle Betrachtung{auf 0.5 m und 2.0 m, sowie

0z, =50 m und 200 m bescankt wird.

Far die vier noglichen Kombinationen vo#l, unddz, werdency 10, Undcp 19,7 als
Funktion von z/L berechnet (Abb. 6.7), wobei der OlafiEnwiderstand (gestrichelt)
als unabhngig von den Eisrckeneigenschaften angenommen wird. Der Formwiderstand
(durchgezogen) ist ebenso wie der Olzmtiiénwiderstand abhgig von der statischen
Stabilitét, so daR auch die Summg, = cpos + cp,10,; Mit abnehmender Stabdgit”
anwachst. Dieses Rechenergebnis kann durch Messungeaatigestérden (z.B. Joffre,
1982).
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Abbildung 6.7: Der Oberftichenwiderstandskoeffizient, 1o, (gestrichelt) und der
Formwiderstandskoeffizient, 1o,y (durchgezogen) bei variabler Schichtung und
jeweils zweier Werte voit/, (0.5 m und 2.0 m) undz. (50 m und 200 m).
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Die Ursache it die Zunahme des Formwiderstandes mit abnehmender Stabilit”
ist plausibel, da bei der Berechnung des Formwiderstandskoeffizienten nach der Glei-
chung (6.2) das bodennahe Windprofil eingeht, dessen vertikaler Gradient sich mit
abnehmender Stab#it"abschwicht, so dal3 die Windgeschwindigkeit mit dephe”
dann stirker schneller zunimmt. Damitaghst auch der Staudruck auf den EckEn in
gleicher Weise.

Da die uns verdgbaren Messungen in der sommerlichen Arktis nur eine nahezu neu-
trale Dichteschichtung repsentieren, erlauben sie keibierprifung der zuletzt vor-
genommenen formalen Betrachtungen. Um dieseabktliche Liicke zu schliel3en, sind
Messungen gegen Ende des Winters bei niedrigen Lufttemperaturesthenswert, um
vor allem die Bedeutung stark labiler Schichtungsbedingungen zu erfassen.
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Kapitel 7
Zusammenfassung

Im Mittelpunkt der vorliegenden Arbeit steht die Auswertung schiffsgebundener
Messungen in der polaren atmospisthen Grenzschicht. Sie wurderalwénd des
Polarstern-Fahrtabschnittes ARK XIl als Beitrag zur Arctic Climate System Study
(ACSYS) zwischen dem 25.Juli und 5.September 1996 in der Laptev- und der Kara-See
durchgetihrt und sind somit repisentativ @ir die sommerliche zentrale Arktis. Einen
besondereren Schwerpunkt bilden Prozel3studien, wobei speziell der Einflu von Inho-
mogenititen des Untergrundes (Polynjas und PreBekan) studiert werden sollte. Die

im Rahmen dieser Arbeit erzielten Ergebnissgzsi sich auf Messungen, die einerseits

bei sehr langsamer Drift des Schiffes durch Polynjas und andererseits an fester Position
Uber Eis oder Wasser in der Umgebung von Polynjas undiéisri durchgeffirt wurden.

Aufgrund der sommerlichen Vealthisse wurden wafirend der meisten Tage nur
geringe Temperaturgegeaizé zwischen der Atmosphe und dem Untergrund vorge-
funden, so dal’ die obeafthennahe Luftmasse nahezu thermisch neutral geschichtet
und die Warmeflisse nahe Null waren. Insgesamt konnten 16 Mkffverwendet
werden, mittels derer sich der Einflu3 des Untergrundes auf den turbulenten Austausch
von Impuls, WArme und Wasserdampf untersuchen lie3. Die TurbulenzmefRanlage am
Bugkran von Polarstern hat sich hierzu als geeignete Plattform erwiesen, da anhand von
Fehlerbetrachtungen kein signifikanter Einfluld des Scloffs&’s auf die Datenquadit”
erkennbar ist. Nur die Windmessung in 20 noh¢ weist bei nahezu allen Messungen
tber homogenem Untergrund einen im Vergleich zum logarithmischen Windprofil um
etwa 10 Prozent edhiten Wert auf. Die Ursacherfdiesen Befund konnte nicht eindeutig
aufgekHrt werden.

Anhand der Polynja-Studien wird gezeigt, daf} die atmaspblie Swwimung beim
Ubergang von Eis zu Wasser, d.h. vooheter zu geringerer Obafihenrauhigkeit,
beschleunigt wird. BeimUbergang von Wasser zu Eis wird die @triing dagegen
durch den bheren Widerstand des Meereises abgebremst. Thermisch wirkt das Eis als
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Isolator, welcher den W meaustausch zwischen Atmoaph’und Ozean abschwfit.
Dementsprechend wird ein bemerkenswerter&fluld nuuber offenen Wassesthen
beobachtet. Der Mef3fall vom 9.August 1996, mit stabiler Schichtibey Wasser und
neutraler Schichtungber Eis, kann mit dem Atmosphénmodell METRAS qualitativ
gut rekonstruiert werden.

Eine ProzefRstudie zltberstomung eines 4.5 m hohen PreRe&ns bei neutraler
Schichtung liefert qualitative und quantitative Informationen zur Hindebesstomung.
Der Widerstand des Hindernisses bewirkt einer@tg des Windfeldes, die von einer
Beschleunigung oberhalb und einer Geschwindigkeitsreduktion im Lee deslkass’
unterhalb einer durch ein Turbulenzmaximum charakterisierteneHjepagt ist. Die
Wiederherstellung des ungedn Windfeldes hinter dem iRken wird durch einen
konvergenten vertikalen Impulstransport bewirkt, der proportional ist zum Staudruck
am Hindernis. Aus den Messungeafdt'sich der Widerstandsbeiweyt des Eistuckens
absclatzen. Unter Verwendung weiterer Werte von Banke et al. (1980) wird eine neue
empirische Formulierung des,-Wertes als Funktion der iRkenlohe vorgeschlagen.
Anhand zuaizlicher ProzeR3studien an prefReckenbrmigen Hindernissen im Wat-
tenmeer, den sogenannten Buhnen, kann dibddabhngigkeit der Abschattung des
Windfeldes im Lee von Prel3eigtken untersucht werden.

Zur Parametrisierung des turbulenten Impulsflussiesr Meereis nutzen wir das
auf Uberlegungen von Schlichting (1936) basierende Formwiderstandskonzept. Dieses
Konzept stellt den zur Obedithe gerichteten turbulenten Impulsflul als Summe des
Strdomungswiderstandes der glatten Olzaffié (Oberfichenwiderstand) ohne Hindernis-
se und des Druckwiderstandes einzelnepi@uiigshindernisse (auch Formwiderstand)
dar. Die Darstellung des Formwiderstandes von Wwgiken wird mit Hilfe der neuen
Parametrisierung des Widerstandsbeiwertes und untecBgchtigung der Abschattung
zurdchst tir adiabatische Schichtung erweitert und dann auf diabatischealXfagse
Ubertragen.

Das so gefundene Konzept wird anhand von Messungen vom Schiff und vom Flug-
zeug mit verschiedenen Berechnungsdresi uberptift, wobei die Verwendung von
Ensemblemittelwerten der Eigtkenlohen und -absitide zur Beschreibung der Meerei-
stopographie eine guidbereinstimmung zwischen Messung und Berechnung erbringt.
Da wahrend der Polarsternfahrt ARK XII nur geringe Abweichungen der vertikalen
Dichteschichtung vom neutralen Zustand vorgefunden wurden, lassenulsgchdén
Schichtungseinflu® auf die Austauschwvamgé keine belastbaren Aussagen ableiten.
Wiinschenswert ist daher ditberprifung des Konzeptesif die Bedingungen der win-
terlichen Arktis, wozu weitere Messungen bei diabatischer Dichteschichtung erforderlich
sind.
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Das Parametrisierungskonzept ist auch auf die Bestimmung des Impulsflusses in der
ozeanischen Deckschicht an der Meereisuntersdigetragbar, wenn die Alestde und
Hohen der Eigrcken in Gleichung (6.4) durch die entsprechenden Verteilungsparameter
der Eiskiele ersetzt werden. Messungen diesasf3&n” (z.B. Wadhams et al., 1985,
Wadhams und Davy, 1986 oder Bourke und Garrett, 1987) lassen sich an der Mee-
reisunterseite schwerer realisieren als auf der G, so daR ahifig angenommen
wird, dal3 Eiskiele im Mittel etwa die 4-fache vertikale Erstreckung von uglsei
aufweisen (Kovacs, 1983). Bei delbertragung des Konzeptes auf den Impulstransfer
der Meereisunterseite mufd aber umksichtigt werden, dal’3 der Widerstandsbeivwgrt
von der Dichte des Meerwassers ahgt.

Offenbar ist die Kombination von Obeafthen- und Formwiderstand gut geeignet,
um den Impulstransfer zwischen der atmaspdchen Grenzschicht und dem teilwei-
se eisbedeckten Ozean reatt#riah zu beschreiben. Die Anwendung dieses Konzepts in
numerischen Zirkulations- und Klimamodellen setzt allerdings Informatiaresn die
Konzentration und die Deformation des Meereises voraus. Geeignete Remeerkaus
Satellitenmessungen abgeleitet (z.B. Haas et al., 1999) oder mit Hilfe komplexer Mee-
reismodelle (z.B. Steiner, 1998) gewonnen werden.
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