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Thema des Heftes:
Meteorologie und Klimatologie der Antarktis II und III

Zur Einführung
Mit diesem Heft wird das Thema„Meteorologie undKlimatologie derAntarktis”fortgesetzt und abgeschlossen . Das Heft 4 ’88 enthieltBeiträgemitden
folgenden Titeln:

- I Deutsche Forschungsarbeiten in der Antarktis - Einführende Anmerkungen (E. AUGSTEIN)
- 2 Der Strahlungshaushalt in der Antarktis (E. RASCHKE)
- 3 Die bodennahen Winde in der Antarktis (J. EGGER)
- 4 Die Strömungsverhältnisse im Bereich der Filchner-Schelfeis -Kante unter sommerlichen Bedingungen (E. SCHALLER, L. ROSE)
- 5 Bodennahes Ozon in der Antarktis (P. WINKLER)
- 6 Ozonabnahmen in der antarktischen Stratosphäre (P. J. GRÜTZEN)
- 7 Das antarktische Inlandeis im Klimasystem (J. OERLEMANS)

C . WÄMSER und M . GUBE-LENHARDT

Klimatische Bedingungen an der
Georg -von -Neumayer -Station in der Antarktis

1 Einleitung

Die Georg-von-Neumayer -Station (GvN) liegt im nordöst¬
lichen Bereich der Weddellsee , 7 km entfernt von der Atka-
Bucht auf dem Ekström-Schelfeis (Position: 70° 37’ S;
8° 22’ W) . Die Station dient seit März 1981 als ganzjährige
Basis für meteorologische , luftchemische und geophysi¬
kalische Beobachtungen (AUGSTEIN 1984) . Während je¬
der Überwinterung sorgen zwei Meteorologen für den
Betrieb des meteorologischen Observatoriums . Zu ihren
Routineaufgaben gehören:
- Dreistündliche synoptische Beobachtungen
- Aerologische Messungen mit Hilfe von Ballonauf¬

stiegen
- Betreuung der Energiehaushaltsstation und eines 40 m

hohen Meßmastes
- Betreuung des Spurenstoffobservatoriums.
Daneben bearbeiten die Überwinterer spezielle wissen¬
schaftliche Projekte und fuhren die Erprobung neuer
Meßgeräte unter den extremen antarktischen Bedingungen
durch.
Die synoptischen Beobachtungen sowie die aerologischen
Messungen werden über den Satelliten Meteosat in das
globale Telekommunikationsnetz (GTS) zur aktuellen
synoptischen Wetteranalyse eingespeist.
Alle an der Station bisher registrierten Meßdaten dienen
u . a. den Untersuchungen des Energie- und Massenhaus¬
haltes des antarktischen Eisschildes. Zeitreihen solcher
klimatologischenDaten über lange Zeiträume können Auf¬
schluß geben über natürliche und antropogen bedingte
Klimaveränderungen.
Die Meß- und Beobachtungsdaten werden am Alfred-
Wegener-Institut für Polar- und Meeresforschung in

Bremerhaven aufbereitet , überprüft und auf elektro¬
nischen Datenträgern archiviert (GUBE-LENHARDT
1987) . Kopien der Datenbänder stehen Fachinteressenten
auf Anfrage zur Verfügung.

2 Instrumentierung des meteorologischen Observatoriums

Meßträger , Meßsysteme und Datenaufbereitung wurden in
den vergangenen Jahren mehrmals ergänzt und verbessert.
Dementsprechend wird hier nur eine kurze Übersicht des
derzeit an der Station eingesetzten Instrumentariums ge¬
geben.
An einem ca . 40 m hohen Stahlgittermast werden Wind-
und Temperaturprofile registriert. Das Temperaturprofil
in den ersten ca . 6 m Tiefe des Schelfeises wird mit
einer Thermistorkette bestimmt . Strahlungsgeräte zur Er¬
fassung aller Komponenten der Strahlungsbilanz sind in¬
stalliert. Zusammen mit Luftdruck- und Feuchtemes¬
sungen werden alle Daten von einer Erfassungsanlage
aufbereitet und als 10 min-Mittelwerte gespeichert. Mit
einem Netz von 4 Digiquarzdrucksensoren , die in 1 -2 km
Entfernung um die Station im Schelfeis vergraben sind,
werden atmosphärische Schwerewellen registriert und
untersucht . Während des Auftretens ausgeprägter sinus¬
förmiger Druckvariationen wird das Datenerfassungs¬
system auf hohe zeitliche Auflösung (10 sec) umgestellt,
damit die durch Schwerewellen hervorgerufenen Obital¬
bewegungen auch in den Temperatur- und Windprofilen
aufgezeichnet werden können.
Seit März 1983 läuft ein Routine -Radiosondenprogramm an
der Station . Ein Vaisala-Radiosondensystem mit einer
Omega-Windmeßeinrichtung liefert täglichein Vertikalpro¬
fil der Temperatur , der Feuchte und des Windvektors bis
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etwa 20 km Höhe . Wie bereits erwähnt , wird dieser Auf¬
stieg um 1200 GMT als TEMP-Meldung in das GTS einge¬
speist . Die vollständigen Aufstiegsdaten werden ebenfalls
am AWI archiviert. Bei speziellen Meßprojekten - wie z . B.
während des Winter -Weddell-See-Projekts 1986 - werden
die Messungen der GvN sinnvoll einbezogen , und die Meß¬
frequenz wird unter Umständen erhöht.
Die Darstellung der Langzeitmessungen atmosphärischer
Spurengase an der Station wird an anderer Stelle dieses
Heftes behandelt.

3 Klimatische Bedingungen an der GvN

Die GvN liegt im Übergangsbereich zwischen dem ganz¬
jährig stationären Hochdruckgebiet über der Zentralant¬
arktis und der zwischen 60° bis 50° S verlaufenden sub¬
polaren Tiefdruckrinne . Ein Beispiel für die Druckvertei¬
lung sowie die Windverhältnisse im Januar wird in der
Abbildung 1 gezeigt.

Abb. 1: Luftdmck in Meeresniveau und Winde im Monat Januar
nach GEIGER (1974)
** : u >5 Bft
- » : u mäßig
- -> : u schwach

Die maximale mittlere Ausdehnung des Packeisgürtelsum
die Antarktis beträgt im September etwa 18 .8 x 106 km2;
die minimale Ausdehnung im März beträgt mit etwa
2 .6 x IQ6 km2 nur noch 15% des Septemberwertes (ORVIG
1970) . Die ausgeprägten jahreszeitlichen Variationen be¬
günstigen einerseits die EntwicklungantizyklonalerWetter¬
lagen im Südwinter , und sie führen andererseits in der
Küstenzone zu gemäßigten maritimen Witterungsbe¬
dingungen in den drei Sommermonaten von Dezember
bis Februar.
Im Südwinter hat der etwa 1 .500 km breite , nördlich des
Ekström-Schelfeises liegende Packeisgürtel eine mittlere
Eisdicke von 60-70 cm (WADHAMS et al . 1987) . In den
Sommermonaten löst sich das Meereis bis auf geringe
Reste auf , so daß der Ozean vor der Station eisfrei ist.

AIR TEMPERATURE
A M J J A N D

WIND SPEED

SURFACE PRESSURE

Abb. 2a -c ; Histogramme der Lufttemperatur , der Windgeschwin¬
digkeit und des Luftdrucks an der GvN , gültig für den
Zeitraum 1981 - 1987. Die senkrechten Balkenstellen die
2 o - Standardabweichungen der Jahresmittel für
die einzelnen Monate dar . Weitere Erläuterungen
s . Text.

Die wesentlichen Einflüsse auf das Klima- und Wetter¬
geschehen an der Station werden ausgeübt von
- den astronomischen Bedingungen der hohen südlichen

Breiten mit 71 Tagen ganztägiger Dunkelheit und
66 Tagen ununterbrochener Sonneneinstrahlung

- dem im Mittel 2 .300 m dicken Eisschild über dem
antarktischen Kontinent , der als große Wärmesenke
und als mächtiges Süßwasserreservoir wirkt

- der Übergangslage zwischen polarem Hochdruck und
subpolarer Tiefdruckrinne

- der starken jahreszeitlichen Variationen der Meereis¬
bedeckung.

Im folgenden werden einige zusammenfassende Unter¬
suchungen der wesentlichen Klimaelemente an der GvN
dargestellt, die sich auf den Gesamtzeitraum der GvN-
Beobachtungen 1981-1987 beziehen.
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4 Klimaelemente an der GvN

4,1 Mehrjährige Mittelwerte

Mehrjährige Mittelwerte der wesentlichen Klimaelemente,
bezogen auf den Untersuchungszeitraum 1981-1987 , sind in
Tabelle 1 zusammengestellt . Zum Vergleich wurde die
Tabelle durch die entsprechenden jährlichen Mittelwerte
für Bremerhaven (rechte Spalte) ergänzt.

Tab. 1 : Mittlere Klimaelemente an der GvN und in
Bremerhaven , gültig für den Zeitraum 1981-1987.
(*) BEYER 1988 - pers. Mitteilung.

Mittel 1981 bis 1987 GvH B ’haven (*)

Temperatur ( ° C) - 16 .03 8 .93

Windgeschwindigkeit (m/s) 9 .00 6. 10

Luftdruck ( hPa) 985 .20 1013 .60

rel . Feuchte (%) 80 82

Anz. der wolkenfr. Tage : NS1
'* 36 28

Tage mit Schneedrift 137 -

Bedeckungsgrad (%) 58 70

Häufigste Windrichtung OST SÜDWEST

Ein Vergleich der Jahresmitteltemperatur an der GvN mit
deijenigen der zentralantarktischen „Plateau-Station”
(79 ° 15 ’S ; 40° 30 ’ E) , an der im Jahresmittel - 56 .4°C
gemessen wurden , zeigt mit einer Differenz von etwa
40° C auch den ausgleichenden Einfluß des Meeres auf
die Temperaturverhältnisse an der GvN.
Ein weiterer Vergleich mit einer anderen Station , die im
Europäischen Nordmeer liegt, demonstriert den Gegen¬
satz zum Weddellmeer . Die Insel Jan Mayen , nordöst¬
lich von Island, liegt mit ihrer Position auf 71° nördlicher
Breite etwa ebensoweit vom Pol entfernt wie die GvN.
Auch Jan Mayen ist im Nordwinter zeitweise vom Pack¬
eis umgeben ; jedoch beträgt hier die Jahresmitteltempe¬
ratur +1° C (PIRK 1959 ) . Diese Zahlen machen die großen,
globalen klimatischen Gegensätze zwischen dem Weddell¬
meer und dem europäischen Nordmeer deutlich.
Die Balkendiagramme in den Abbildungen 2a-c zeigen die
monatlichen Mittelwerte der Lufttemperatur , der Windge¬
schwindigkeit und des Luftdrucks an der GvN zusammen
mit den entsprechenden 2a - Standardabweichungen
(vertikale Balken) für den Zeitraum 1981-1987 . Zum Ver¬
gleich mit arktischen Bedingungen wurde in die Abbildung
2a der um ein halbes Jahr verschobene Verlauf der mitt¬
leren monatlichen Temperatur auf der Wrangel-Insel
(nordwestliche Beringstraße) als durchgezogene Linie ein¬
getragen . Diese Station wurde gewählt, weil sie als Anti¬
pode der GvN ähnliche astronomische Bedingungen auf¬
weist. In den Winter - und Frühjahrsmonaten zeigen beide
Stationen vergleichbare monatliche Mitteltemperaturen.
Im Sommer und Herbst treten dagegen erhebliche Unter¬
schiede mit Temperaturdifferenzen bis zu 11° C auf.
Eine Erklärung hierfür liegt in den sehr unterschiedlichen
Oberflächenalbedowerten beider Orte . Während die Sta¬
tion auf der Wrangel-Insel ab Mitte Juni praktisch

schneefrei ist , sind die Schelfeisflächen an der GvN auch
in den Südsommermonaten ganzjährig mit Schnee be¬
deckt. Die mittleren Albedowerte liegen hier zwischen 65
und 95 % (GUBE-LENI1ARDT u . OBLEITNER 1986) und
beeinflussen durch den entsprechend hohen Anteil kurz¬
welliger Reflexion am Boden den Strahlungshaushalt an
der GvN nachhaltig.

k = 0,93
a = 256

VII « VIII

985 P IhPal 990

Abb. 3 : Die mittlere monatliche Windgeschwindigkeit an
der GvN in Abhängigkeit vom mittleren Luftdruck.

Der jährliche Gang der mittleren monatlichen Windge¬
schwindigkeit in 10 m Höhe an der GvN (Abb . 2b ) ist
durch geringere Werte in den Südsommermonaten
Dezember , Januar und Februar gekennzeichnet , die wie¬
derum mit relativ hohen Luftdruckwerten zusammen¬
fallen. Dieser Zusammenhang gilt allgemein, wie die
Korrelation beider Werte in der Abbildung 3 belegt.

4.2 Beispiele mittlererjährlicher Klimaelemente

Wie bereits aus den Abbildungen 2a-2c zu ersehen war,
sind die jährlichen Streuungen der Temperatur , der Wind¬
geschwindigkeit und des Druckes relativ gering. Ähnliches

QLQlAL RADIATIONN/n*

1984 .

reo ■

Abb. 4 : Monatliche Mittelwerte des täglichen Ganges der Glo¬
balstrahlung für das Jahr 1984.
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gilt auch für die meisten anderen Klimaelemente wie
Globalstrahlung , Albedo , Bedeckungsgrad, Inversions¬
häufigkeit sowie troposphärische Temperaturen . Aus
diesem Grund soll hier auf die Darstellung zusammen¬
fassender Ergebnisse für den Gesamtmeßzeitraum ver¬
zichtet und lediglich Häufigkeitsverteilungen und jahres¬
zeitliche Variationen für einzelne ausgesuchte Jahre be¬
schrieben werden.
Der über die einzelnen Monate des Jahres 1984 ge¬
mittelte Gang der täglichen Globalstrahlung ist in der
Abbildung 4 angegeben . Bedingt durch die Polarnacht im
Juni und Juli verschwindet die kurzwellige Einstrahlung
in diesem Zeitraum . Maximalwerte bis zu 700 W/m 2 treten
in den Mittagsstunden im Dezember auf , wobeidie mittlere
Strahlungsbilanz der Schneeoberfläche in den Sommer¬
monaten 50 W/m 2 erreichen kann (WÄMSER u . KÖNIG
1986 ) .

650 •

250 •
200 -
150 •
100 -

3 10 20 30 40 50 60 Z0 80 90 100
ALBEDO (X)

TOTAL NO - 0E OBSESVATIONS « 2409
GEORG - VON- NEUMATER STATION 1982

Abb. 5 : Histogramm der Oberflächenalbedo an der GvN für das
Jahr 1982.

Extrem hohe Werte der Oberflächenalbedo an der Station
sind durch die Lage auf dem Schelfeis mit häufiger
Schneedrift zu erklären. Das Histogramm der Abbildung 5
zeigt die Verteilung der Albedowerte in 5%-Klassen für
das Jahr 1982 . Bei mehr als 96% aller 2409 Meßfälle
erreicht die Albedo Werte über 0 .70 mit einem ausge¬
prägten Maximum in der Klasse 0 .85 - 0.90.
Den Gang der monatlichen Mitteltemperaturen zusammen
mit den in den einzelnen Monaten gemessenen Extrem¬
werten für die Jahre 1983 , 1984 enthält die Abbildung 6.
Die Amplituden der Jahresschwankungen der Monats¬
mittelwerte variieren zwischen 20 .7 ° C (1985 ) und 25 .8° C
(1982) . Der größte Unterschied der Einzelwerte wurde 1982
mit 46 .4° C erreicht , wobei in diesem Jahr am 15 . August
die niedrigste Temperatur mit 43 .6° C und die höchste
mit +2 . 8° C am 18 . Dezember gemessen wurde.
Der mittlere jährliche Bedeckungsgrad beträgt für den Zeit¬
raum 1981 - 1987 an der GvN 58.4% mit einer sehr geringen
Standardabweichung von nur 2 .7% . Das Histogramm in
Abbildung 7 zeigt eine für den gesamten Untersuchungs¬
zeitraum typische bimodale Verteilung mit Spitzen im
Bereich geringer und hoher Wolkenbedeckung.

temperature k

JUL AUG SEP OCT NOV DECJAN FEI HAR APR HAT
GEORG- VON- NEUHATER- STATI0N

MAXIMUM

HEAN

MINIMUM

temperature k

JAN FEB HAR APR HAT JUN JUL AUG SEP OCT NOV OEC
GEORG- VON- NEUHATER- STAT ION IM4

MAXIMUM

MEAN

MINIMUM

Abb. 6: Zeitreihen der mittleren monatlichen Lufttemperaturen
an der GvN für das Jahr 1983 und 1984 sowie die in den
einzelnen Monaten aufgetretenen Extremwerte.

CL0U0 C0VERAGE QCTAS
TOTAL NO - 0F 08SERVAT1QNS< 1922
GEQRG- VQN - NEUMAYER STATION 1982

Abb. 7 : Histogramm des Gesamtwolkenbedeckungsgrades an der
GvN für 1984.
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Ein Beispiel eines Zeit-Höhenschnitts der Lufttemperatur
unterhalb 14 km Höhe für 1984 , bestimmt aus den täg¬
lichen Radiosondenaufstiegen , findet man in der Abbil¬
dung 8 . Während in den mittleren Höhenlagen zwischen
2 und 8 km nur eine geringe jahreszeitliche Variation der
Temperaturen zu erkennen ist, zeigen die atmosphärische
Grenzschicht sowie die untere Stratosphäre einen ausge¬
prägtenJahresgang . Als Erklärung für die starke Abkühlung
der unteren Stratosphäre von mehr als 20° C zwischenMärz
und Juni sind die Unterbrechung der horizontalen Advek-
tion von Luftmassen in die polare Zirkulation und die
geringe oder gar verschwindende solare Einstrahlung wäh¬
rend der Wintermonate zu nennen . Eine verringerte
Strahlungserwärmung im Spätwinter hängt auch mit dem
zu dieser Zeit generell zu beobachtenden Ozonminimum
über der Polkappe zusammen.

Height km
1084

JFMAMJ JASOND

Abb. 8 : Höhen -Zeitdiagramm der Lufttemperatur über der GvN,
bestimmt aus den täglichen Radiosondenaufstiegen im
Jahr 1984.

Die untere Troposphäre ist charakterisiert durch häufigauf¬
tretende Temperaturinversionen , die im Südwinter bis zu
2 km Mächtigkeit erreichen können . In den Monaten Mai
bis August sind die bodennahen Luftschichten mit geringen
Ausnahmen stabil geschichtet ; nur bei zyklonalen Wetter¬
lagen mit Warmluftadvektion aus nördlichen Richtungen
können die kalten , stabilen Luftmassen über der Station
kurzzeitig weggeräumt werden.

Temperaturinversionen sind demnach beständige Merk¬
male der atmosphärischen Grenzschicht an der GvN . Die
Histogramme in der Abbildung 9 basieren auf Mastpro¬
filmessungen in den Jahren 1982 bis 1984. Sie zeigen die
in den bodennahen Luftschichten aufgetretenen Tempera¬
turgradienten. Die linken Balken geben die absoluten
Häufigkeiten der Meßfälle an , in denen in den einzelnen
Jahren keine Inversionen vorgefunden wurden . Die von
Jahr zu Jahr beträchtlich schwankenden relativen Häufig¬
keiten dieser Fälle wurden als Prozentangaben in die Ab¬
bildungen eingetragen.
Die Bodenwindverhältnisse an der GvN sind geprägt durch
die Lage der Station am antarktischen Kontinent zwischen
tiefem Druck im Norden und hohem Druck über der
zentralen Antarktis . Östliche Winde sind somit charakte-

NQ INVERSION l INVERSION

18000

16300

14000

12000

10000 r

8000 -
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2000

2 3 1 5 $ * 8 9 10HI2
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total NO . Qc 30SERVATIONS ' 326QS
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6000 -
4000 -
2000 -

0123496789 10 1112
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Abb. 9 : Histogramme der mittleren vertikalen Temperaturgra¬
dienten in der bodennahen Luftschicht für die Jahre 1982
bis 1984.
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Abb. 10: Histogramme der Windrichtung (links ) und der Windgeschwindigkeit (rechts) in 10 m Höhe an der GvN, gültig für die
Jahre 1981 bis 1984,
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ristisch für antarktische Küstenstationen , an denen je nach
den speziellen orographischen Bedingungen katabatische -
oder Inversionswinde vorherrschen (KOTTMEIER et al.
1982) . An der GvN sind diese durch geneigte Oberflächen
und starke Auskühlung der bodennahen Luftmassen her¬
vorgerufenen Effekte wegen der geringen Neigung des
Schelfeises nur noch schwach ausgeprägt.
In der Abbildung 10 (links) haben die Histogramme der
Windrichtungen für die Jahre 1981 bis 1984 das erwartungs¬
gemäß deutliche Maximum bei Ostwinden . Nördliche
Windrichtungen zwischen 280° und 40 ° sind äußerst selten
und treten nur sporadisch für kurze Zeitabschnitte auf.
Die Balkendiagramme der Windgeschwindigkeit (rechte
Abbildungen) zeigen für die hier dargestellten Jahre jeweils
ähnliche, schiefe Verteilungen mit einem Maximum
zwischen 5 - 7 m/s . Die mittleren jährlichen Windgeschwin¬
digkeiten sind in die Diagramme eingetragen , wobei eine
stetige Abnahme von 1981 bis 1984 aufFällt.

5 Abschließende Bemerkungen

Die hier gezeigten Ergebnisse bilden einen kleinen Auszug
aus dem vorliegenden Datenmaterial . Die seit 1981 durch-
gefuhrten Messungen und Beobachtungen reichen noch
nicht aus , um eventuell vorhandene Trends abzuleiten.
Selbst die gemessenen Jahresgänge können noch nicht als
repräsentativ gelten . Mit jedem weiteren Jahr wird jedoch
die Basis des klimatischen Datenmaterials der GvN , einer
typischen antarktischen Küstenstation , erweitert und für
die Klimamodellierung von wachsendem Wert sein.
Trotz der mittlerweile guten technischen Hilfsmittel hängt
die Gewinnung und Qualität der Meßdaten an der GvN

von dem großen engagierten Einsatz der dort arbeitenden
Wissenschaftler und des Betriebspersonals ab. Diese
Leistung soll auch hier mit Dank erwähnt werden.
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O . REINWARTH

Isotopenanalysen von Eisbohrkernen

1 Einleitung

Isotopenmethoden haben sich in der Glaziologie besonders
bei der Erforschung der großen Inlandeise Grönlands und
der Antarktis als außerordentlich wertvolles Hilfsmittel
erwiesen.

Die Bedeutung der Isotopenmethoden folgt vorrangig
daraus , daß die durch ihren Isotopengehalt markierten
Niederschläge bei der Deposition auf den Eiskörpem in
ihrer Abfolge weitgehend erhalten bleiben. Die mit den
Isotopengehalten der Niederschläge verknüpfte meteorolo¬
gische Information , - im wesentlichen deren Temperatur¬
abhängigkeit, - kann in der Folge für verschiedene glazio-
logisch -klimatologische Untersuchungen genutzt werden.
Dies gilt insbesondere , seit die Entwicklung geeigneter
Eisbohrtechniken die Gewinnung vonBohrkemenauchaus
größeren Tiefen ermöglicht und damit über große Zeit¬
räume akkumuliertes Material in kontinuierlicher Abfolge
erschließt.

Als Anwendungsbereiche kommen dabei vorrangig in
Betracht:
- Ermittlung der Akkumulation auf den Schelf- und In¬

landeisflächen, vornehmlich durch Analyse der Kerne
von Flachbohrungen,

- Erfassung von dynamischen Prozessen und klimatischen
Veränderungen in Verbindung mit der Untersuchung
von Kernen mitteltiefer und tiefer Bohrungen,

- Analyse langfristiger Klimaschwankungen anhand der
Auswertung tiefer Bohrungen.

Diese verschiedenen Anwendungsbereiche sollen in der
Folge vorgestellt werden . Zuvor seien einige wichtige
Fakten zusammengefaßt . Ausführliche Darstellungen der
physikalischenGrundlagen finden sich Bei DANSGAARD
(1961) , MOSER und RAUERT (1980) , speziell auf die gla-
ziologische Problematik abgestimmt bei DANSGAARD
et al . (1973 ) sowie bei ROBIN ( 1983).
Geht man von den Ozeanen aus , die 98% unseres globalen
Wasservonratesrepräsentieren und zugleich die wichtigste
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Georg-von-Neumayi
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Polder rel.
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Abb, 1:
Verteilung der mittleren
i 80 -Gehalte der Oberflächen¬
schichten , dargestellt durch
Isolinien der 5,80 -Werte in %o
(n. MORGAN 1982 ) . Alle
Ö-Werte sind negativ. Zusätz¬
lich eingetragen sind 1000 -m-
Höhenlinien und im Text vor¬
kommende Orts- bzw . Sta¬
tionsbezeichnungen.

Quelle für den atmosphärischen Wasserdampf darstellen,
so werden etwa 99,7 % dieser Wassermasse von normalem
Wasser >H2

160 gebildet , 0,20 % des Wassers enthält das
stabile schwere Sauerstoffisotop 180 und 0,03 % das eben¬
falls stabile schwere Wasserstoffisotop 2H (Deuterium ) .
Während im Ozean diese Komponenten eine nahezu
homogene Mischung bilden , variieren im atmosphärischen
Wasserdampf und im Niederschlag die Isotopengehalte
in meßbaren Beträgen . Als Folge der unterschiedlichen
Sättigungsdampfdrucke von normalem Wasser und iso¬
topisch angereichertem Wasser, - er ist bei 10°C für >H ->180
ca. 1 % niedriger und für T1 2H160 10 % niedriger als für
'H2

160 , - treten bei allen Verdunstungs- und Konden¬
sationsvorgängen Isotopenfraktionierungen auf mit der
Folge, daß der Wasserdampf gegenüber dem Reservoir,
von dem er verdunstet ist, isotopisch abgereichert ist,
während bei der Kondensation das Kondensat gegenüber
dem verbleibenden Wasserdampf isotopisch angereichert
ist . Analoge Fraktionierungseffekte treten auch beim
Wechsel von fester und flüssiger Phase auf. Insgesamt
nimmt die Isotopenfraktionierung bei den Phasenumwand¬
lungen unter sonst gleichbleibenden Bedingungen mit
abnehmender Temperatur zu.
Der massenspektrometrisch bestimmte Gehalt an 2H und
180 einer Wasserprobe wird als relative Abweichung in %o
des Isotopenverhältnisses RProbe von 2H/ 1H bzw. I80/ 160
zu den entsprechenden Verhältnissen eines Standards
Rv -smow (V -SMOW = Vienna - Standard Mean Ocean

Water) ausgedrückt und in ö-Werten angegeben:

s Rprobe ‘ Rv -smow . .o = . . . • 10 %o
rtv -SMOW

Die Werte haben allgemein ein negatives Vorzeichen, d . h.
die Wasserproben sind normalerweise gegenüber dem

WEOOELL SEA

RÖNNE 1

SHELF.

/ / I
231 .

241/ ,

3410 /

fc» ttratm margin
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_ — IrKfUtlncl
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Abb 2 : Östlicher Teil des Ronne -Schelfeises mit Eintragung der
Arbeitspositionen der Filchner-Traversenuntemehmun-
gen einschließlich des Bohrpunktes T 340 (1983/84) .



Standard V -SMOW abgereichert . Zwischen den Werten
ö2H und ö 180 besteht im Mittel eine lineare Beziehung
der Form:

ö2H = 8 ö l80 + 10 ±2% 0

Letztlich hängt die isotopische Zusammensetzung des
Niederschlags in sehr komplexer Weise vom Quellgebiet
des Wasserdampfes, den Mischungs- und Austauschvor¬
gängen beim Transport des Wasserdampfes sowie wieder¬
holten Verdunstungs- und Kondensationsprozessen und
speziell von der Kondensationstemperatur bei der Nieder¬
schlagsbildung ab . Als qualitative Merkmale lassen sich
dabei folgende Effekte hervorheben:
- Mit dem ausfallenden Niederschlag tritt wegen der

bevorzugten Eliminierung der schweren Isotope eine
fortschreitende Abreicherung des verbleibenden Nieder¬
schlagswassersan 2H und 180 ein . So werden mit zuneh¬
mendem Abstand von den Küstenregionen und in der
Folge von Hebungsvorgängen an Gebirgen abnehmende
ö -Werte beobachtet und entsprechend als Kontinental-
bzw. Höheneffekt bezeichnet.

- Ebenso resultiert aus dem mittleren meridionalen
Temperaturgefälle ein entsprechender Breiteneffekt.

- Das niedrigere Temperatumiveau führt im Winter zu
kleineren ö -Werten des Niederschlags als im Sommer
und induziert so ein jahreszeitliches Signal . In analoger
Weise gilt dies auch für längerperiodische klimatische
Schwankungen.

2 Die räumliche Verteilung der Isotopengehalte in der
Antarktis

2 . 1 Isotopengehalte der Oberflächenschichten

Mit den inzwischen vorliegenden umfangreichen Daten
zu den l80 -Gehalten der oberflächennahen Schnee- und
Firnschichten konnte die flächenhafte Verteilung dieses
Parameters für die gesamte Antarktis analysiert und dar¬
gestellt werden (MORGAN 1982) . Die entsprechende
Auswertung zeigt Abbildung 1.

Die Verteilung der ö l80 -Werte bildet in grober Näherung
die Temperatur- bzw. Höhenverteilung des antarktischen
Inlandeises ab mit den geringsten 180 -Gehalten im höch¬
sten und zugleich kältesten Teil der Ostantarktis . Die
gemessenen Einzelwerte der 180 -Gehalte überdecken dabei
einen Bereich von - 9,5% o an der Station Bellingshausen
(King George Island) bis - 57% o am Pol der relativen Unzu¬
gänglichkeit, dem eisrandfernsten Punkt der Antarktis
(vgl . Abb. 1) . Die Höhenabhängigkeit der ö-Werte wird
dabei in einigen Gebieten durch die Ablagerung von wind-
verdriftetem Schnee weitgehend kompensiert (LORIUS
und MERLIVAT 1975) .

2 .2 Akkumulationsermittlungmit Isotopenstratigraphie

Die Kenntnis der Verteilung des mittleren jährlichen
Schneeauftrags bildet eine der Voraussetzungen bei der
Ermittlung der Massenbilanz für die als Einzugsgebiete
abgrenzbaren Teilbereiche des antarktischen Inlandeises

& 18o (°/oo)

r^ v - «Mw
I Wi 1983 . - Hfl

Wi1983

Wi1979

Wi 1979

Wi1979

T 340T 240T140

Tiefe ( m)

Abb. 3 : Tiefenprofile der 180 -Gehalte
für Schneeschächte der Filch-
ner-Traversenhauptpunkte
1983/84 (Ronne-Schelfeis) .
Die mittleren ö l80 -Werte sind
jeweils durch eine Linie mar¬
kiert.
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und der Schelfeise (DREWRY 1983) . Entsprechende Mes¬
sungen wurden auch bei den Traversenuntemehmungen
auf dem Filchner/Ronne -Schelfeis im Rahmen des deut¬
schen Beitrages zum Filchner -Projekt durchgeführt . Das
Arbeitsgebiet und die Lage der Meßpunkte sind in Abbil¬
dung 2 wiedergegeben.
Die bei der konventionellen Akkumulationsbestimmung
zur Identifizierung von Jahresschichten herangezogenen
sichtbaren stratigraphischen Merkmale mit der bekannten
Wechsellagerung von grobkörnig lockeren Sommerschich¬
ten und feinkörnig harten Winterschichten wurden inzwi¬
schen weitgehend durch isotopenstratigraphische Kriterien
ersetzt . Der allgemein deutlich ausgeprägte Jahresgang
der 2H- und 180 -Gehalte ermöglicht eine wesentlich objek¬
tivere Abgrenzung der Jahresschichten . Als Beispiel die¬
nen die in Abbildung 3 dargestellten Auswertungen von
Schneeprofilen vom Ronne -Schelfeis in ca . 20, 120 und
220 km Abstand vom Eisrand (REINWARTH et al . 1985) .
Die Abbildung zeigt deutlich die gut ausgebildete jahres¬
periodische Variation der Ö180 -Werte, wobei sich die
sommerlichen Maxima meist schärfer abzeichnen als die
winterlichen Minimalbereiche , was darauf schließen läßt,
daß hier die Akkumulation vornehmlich während der
Wintermonate erfolgt. Klar erkennbar ist auch die Ab¬
nahme der mittleren Akkumulationsbeträge mit zuneh¬
mendem Abstand vom Eisrand ebenso wie die Verschie¬
bung der mittleren Ö -Werte , wobei sich ein Horizontal¬
gradient von l % o /50 km bzw. ein vergleichsweise sehr
hoher Wert des Temperaturgradienten von 2%o/K im
Sinne eines Kontinentaleffektesergibt , der wohl nicht allein
klimatisch erklärt werden kann.
Die Anwendbarkeit der isotopenstratigraphischen Methode
erreicht ihre Grenze , wenn die Akkumulationsbeträge so
klein werden , daß sie keinen vollen Jahreszyklus mehr
nachzuweisen ermöglichen , wie dies für große Bereiche
der zentralen Ostantarktis der Fall ist . Ihre Anwendung
wird andererseits auch problematisch , wenn bei hohen
jährlichen Akkumulationsbeträgen ausgeprägte witterungs¬
bedingte Schwankungen der ö-Werte das jahresperiodische
Signal überlagern , wie etwa auf dem Ekström -Schelfeis
im Gebiet der Georg-von-Neumayer -Station.

3 Einfluß der Lage- und Höhenabhängigkett der Isotopen-
werte auf die Auswertung von Bohrkemen

Wegen der Fließbewegung des Eises erfaßt man bei
einer Bohrung mit wachsender Tiefe Material, das zuneh¬
mend weiter landeinwärts und damit zumeist in größerer
Höhe deponiert wurde . Die Ö-Werte müssen sich dem¬
nach mit zunehmender Bohrtiefe zu stärker negativen
Beträgen verschieben . Erst wenn die Änderungen der
Ö-Werte eine mit den Fließgeschwindigkeiten und den
lokalen Änderungen der Ö-Werte entlang der Fließlinie
nicht mehr erklärbare Variation zeigen, kann auf die Aus¬
wirkung klimatischer Vorgänge geschlossen werden.

3.1 Bohrung T34Ö auf dem Ronne-Schelfeis

Für die im Rahmen der Filchner II -Traverse 1983/84 nie-
deigebrachte 100-m-Bohrung an Punkt 340 des Ronne-

Schelfeises (vgl. Abbildung 2) läßt sich zeigen, daß das
gesamte erbohrte Material auf dem Schelfeis selbst akku¬
muliert wurde. Die jahresperiodische Variation des Iso¬
topengehaltes ist über die gesamte Kemlänge erkennbar.
Abbildung 4 gibt als Ausschnitt den Verlauf des Isotopen-
signals zwischen 80-90 m Bohrtiefe wieder. Eine Datierung
des Kerns ist hier anhand der Isotopenstratigraphie gut
möglich, wobei die Auszählung der sommerlichen Maxima
(490) mit Ergänzungen für fehlende Kemteile (41) auf ein
Relativalter der untersten Schicht von 520 Jahren führt,
d . h. dem Jahr 1461 zuzuordnen ist (GRAF et al . 1988).
Die mit einem einfachen zweidimensionalen Fließmodell
aus der Extrapolation der Geschwindigkeits- und Verfor¬
mungsraten des Schelfeises abgeleiteten Teilchenbahnen
zum Bohrpunkt hin sind im unteren Teil der Abbildung 5
dargestellt. Sie ergeben ein Depositionsgebiet der unter¬
sten Jahresschicht ca . 250 km stromaufwärts von der
Bohrung . Im oberen Teil der Abbildung 5 sind die aus
der Isotopenstratigraphie abgeleiteten Akkumulationsraten
dargestellt Die Werte sind entsprechend der Datierung
und der Zuordnung des Depositionsgebietes auf eine Ent-
femungs - und eine Zeitskala bezogen . Die Darstellung
läßt eine annähernd konstante Akkumulation von ca.

S 1* Ol%o)
- 35

^
30 ^ 5

Abb. 4 : ]80 -Profil des Bohrkems von Position T 340 des Ronne-
Schelfeises im Tiefenbereich 80-90 m. Die eingezeich¬
nete Basislinie gibt die Variation des mittleren 180 -Ge-
haltes der einzelnen Jahresschichten wieder.
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Abb, 5 : Kembohrung auf dem Ronne-
Sehelfeis bei Position T 340.
Oben : Akkumulationsraten
südlich des Bohrpunktes zur
Zeit der Ablagerung des mit
dem Kern erbohrten Materi¬
als , geglättet mit Gaußscher
Tiefpaßfilterung über 3 Jahre
bzw. über 10 Jahre.
Unten : Mit dem Fließmodell
berechnete Teilchenbahnen
zum Bohrprofil.

20 -

10 -
Deposltionsjohr

1800 19001500
■\ . 1. t1. ‘-H- f

Fl lessl Inlen zum Bohrpunkt

- 250 - 200 - 150 - 100 - 50 0

Entfernung von Bohrpunkt 340 [ kn]

18 g/cm 2 im südlichen Abschnitt des Profils bzw. ältesten
Teil des Kerns , einen Maximalbereich ca . 100 km entfernt
bzw. im 18 . und 19. Jahrhundert und in der Folge wieder
abnehmende Beträge erkennen . Da die völlig gleichför¬
mige Fläche des Schelfeises keinerlei Anhalt für eine
lokale Änderung der Akkumulationsbeträge gibt, ist die
festgestellte Erhöhung der Akkumulationsraten als klimati¬
scher Vorgang zu interpretieren . Zudem wurden bei analo¬
gen Untersuchungen an der im Einzugsbereich des Ronne-
Sehelfeisesgelegenen Amundsen -Scott-Südpolstation ähn¬
liche Ergebnisse mit hohen Akkumulationsraten in den
Jahren um 1900 mit seither abnehmenden Werten fest¬
gestellt. Allerdings zeigt sich hier eine markante Umkehr
dieses Trends seit 1970 (JOUZEL et al . 1983 ) .

3.2 Bohrung durch das Ross-Schelfeis

Erheblich weitergehende Aufschlüsse gestattet die 1978/79
von einer amerikanisch-russischen Unternehmung erfolg¬
reich abgeschlossene Durchbohrung des Ross-Schelfeises
an der Position J-9 (vgl . Abb . 1) . Das Isotopenprofil des
416 m langen Bohrkemes läßt den Aufbau des Schelf¬
eises nahe seiner Wurzel im Einzugsgebiet des vom Mary-
Byrd -Land herabkommenden Eisstromes B gut erkennen
(GROOTES und STUIVER 1983 ) . Der Verlauf der
ö I80 -Werte, jeweils gemittelt über 1 m Kemlänge , ist in
Abbildung 6 wiedergegeben.
Die starke Streuung der 1-m-Werte, besonders im oberen
Teil des Kerns , sind als reelle , weitgehend klimainduzierte
Variationen der 180 -Werte anzusehen und resultieren
keineswegs aus der Meßgenauigkeit des Isotopengehalts,
die für i80 mit etwa 0,1 % angegeben wird . Sieht man
von diesen Schwankungen der Werte ab , so lassen sich
vier Bereiche mit unterschiedlichem Trend der ö180 -Werte
abgrenzen:

- Der Bereich 35 - 150 m Tiefe mit Ö-Werten von - 28,5
bis - 30,5 %o umfaßt das auf dem Schelfeis und dem
angrenzenden Bereich bis zu einer Höhe von ca.
500 m NN akkumulierte Material.

- Das Eis im Tiefenbereich 150- 274 m mit Ö-Werten von
- 31 bis - 36%0 repräsentiert Material , welches mit dem
Eisstrom B vom Mary-Byrd-Land abfließt. Das Einzugs¬
gebiet dieses Eisstroms erstreckt sich bis über
2100 m NN.

- Die Ö-Werte des Tiefenbereichs 274-281 m mit einem
Abfall von - 36 auf - 43 % o können nicht mehr mit der
Verteilung der Isotopengehalte im Einzugsgebiet des
Eisstromes B erklärt werden . Die sprunghafte Änderung
ist vielmehr dem Übergang vom gegenwärtigen Inter¬
glazial (Holozän) zur letzten Glazialperiode zuzuord¬
nen , Die Isotopengehaltsänderung entspricht dabei dem
auch bei anderen Bohrungen für diesen Übergang fest¬
gestellten Betrag (JOHNSEN et al . 1972 ).

- Der Bereich 281-410 Tiefe mit ö-Werten zwischen
- 40 und - 43 % stimmt mit den für die Westantarktis
anzunehmenden Bedingungen während der letzten
pleistozänen Vereisungsphase, wie sie durch den Bohr-
kem der Byrd-Station (vgl . Abb . 1) belegt werden , über¬
ein (JOHNSEN et al . 1972 ) .

Räumlich erfaßt der Bohrkem von J-9 also die Akkumu¬
lation vom Ross-Schelfeis bis in die hochgelegenen
Teile der Westantarktis, zeitlich überdeckt er das gesamte
Holozän mit dem Übergang zur letzten Eiszeit und reicht
noch weit in diese hinein . Die nur 7 m mächtige Schicht
für den Übergangsbereich läßt annehmen , daß sich diese
Veränderung in weniger als 1000 Jahren vollzog, wie dies
auch Auswertungen grönländischer Bohrkeme nahelegen
(DANSGAARD et al . 1982) . Eine detailliertere räumlich¬
zeitliche Einordnung des Materials ist für diese Bohrung
indessen nicht möglich.
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4 Klima-Interpretation der Isotopenprofile von Eisbohr¬
kernen

Durch eine geeignete Positionierung des Bohrpunktes,
etwa auf einer Kuppe (z , B . Dome C , Antarktis) oder
einer Scheitellinie (z . B . Crete , Grönland ) , läßt sich der
Anteil der advektiven Änderungen eliminieren , oder in
einem Bereich geringer Fließraten (z . B . Vostok, zentrale
Ostantarktis , vgl . Abb . 1 ) zumindest hinreichend genau
erfassen , so daß die im Isotopenprofil des Bohrkemes fest¬
gestellten Änderungen der 6-Werte weitgehend dem zeitli¬
chen Gang der Isotopengehalte entsprechen . Die daraus
ableitbaren klimatischen , vor allem paläoklimatischen
Informationen stellen wohl den bekanntesten Anwen¬
dungsbereich der Isotopenmethoden in der Glaziologie
dar. Die geringen Akkumulationsraten der zentralen In¬
landeisbereiche, vor allem der Ostantarktis mit Beträgen
von < 50 mm , ermöglichen es zudem , mit einer Kemboh-
rung diese Änderungen über sehr große Zeiträume zu
erschließen . Erstmals demonstriert wurde diese Möglich¬
keit an dem 1966 gewonnenen Bohrkem von Camp Century
in NW-Grönland (DANSGAARD1973 ) , dessen ca . 120000
Jahre überdeckendes Isotopenprofil heute mit zu den
Standarddokumenten der Klimageschichte zählt . Inzwi¬
schen liegen die Analysen von sechs weiteren tiefreichen¬
den Bohrkemen vor; neue Bohrungen sind in Grönland im
Rahmen des Euro-Core und GRIP Projektes geplant. Das
aktuelle Interesse konzentriert sichvor allem auf die 2 202 m
tiefe Bohrung an der Vostok-Station . Diese in 3488 m Höhe
gelegene Station (vgl . Abb . 1 ) weist eine Jahresmitteltempe¬
ratur von - 55,5°C und Akkumulationsraten zwischen
22-25 mm Wasserwert auf . Der hier gewonnene Kern über¬
deckt den bisher maximalen , mit einer Eisbohrung erfaßten
Zeitraum von 160000 Jahren ( = 160 ka) . Die weiteren Aus¬
führungen beziehen sich weitgehend auf die Analyse
dieses Kernes , dessen Isotopenprofil in ö2H-Werten ange¬
geben und diskutiert wird, nachdem gezeigt werden konnte,
daß die Deuterium -Gehalte einen geeigneteren Tempera¬
turindikator darstellen als die ö180 -Werte (JOUZEL etal.
1987) .

4.1 Relation von Temperatur- und Ö-Werten

Um die Auswertung der an den Kemproben gemessenen
6-Werte nicht auf die qualitative Interpretation als Abwei¬
chungen von einem aktuellen oder mittleren Temperatur¬
niveau beschränken zu müssen , sondern quantitativ als
Temperaturänderungen analysieren zu können , wird eine
Relation der Isotopengehalte zu den jeweiligen Ober¬
flächentemperaturen benötigt.
Die Zeitreihen paralleler Messungen von Isotopengehalten
und Temperaturen an Stationen in Grönland und der
Antarktis, - Untersuchungen der Abhängigkeit der Isotopen¬
gehalte des Niederschlagsvon den meteorologischen Bedin¬
gungen zählen auch zum Aufgabenbereich der Georg-
von-Neumayer-Station , - sowie die zahlreichen Punktmes¬
sungen von ö-Werten oberflächennaher Schneeproben
mit gleichzeitig bestimmter mittlerer Umgebungstempe¬
ratur zeigen eine lineare Beziehung der Größen , wobei
die Zahlenwerte der Koeffizienten regional zwar schwan¬
ken , aber mit 0,7 % o ±0,3 %>/K für ö180 einen repräsen¬
tativen Mittelwert aufweisen. Für die Auswertung des
Vostok-Kemes wird der aus zahlreichenTraversenmessungen
in der Ostantarktis erhaltene Gradient von 6%>/Kfur ö2H
( & 0,65 für ö180 ) angewandt . Er ist für den Temperatur¬
bereich - 20 bis - 55 ° C sehr gut belegt.
Bei der Analyse sind eine Reihe von Korrekturen zu
berücksichtigen, so die isotopische Anreicherung des
Ozeanwassers während der letzten Eiszeit als Folge der
Speicherung großer Mengen abgereicherten Niederschlags
in den kontinentalen Eisschilden der Nord- und Südhemi¬
sphäre sowie die Änderung der Eisdicke und damit der
Höhe der Eisoberfläche in den verschiedenen Phasen als
Folge veränderter Akkumulationsbedingungen.

4 .2 Datierung der Bohrkeme

Die aus den Isotopenprofilen der Bohrkerne ableitbaren
Temperatur- und Akkumulationsschwankungen erlangen
ihren Wert als klimatische Information erst durch eine
zeitliche Einordnung dieser Ereignisse.

Tiefe (m)

Abb. 6 : Tiefenprofil des 180 -Gehalts
für den J-9 Bohrkem , Ross-
Schelfeis (n . GROOTES u.
STUIVER1983) . Die eingetra¬
genen Punkte repräsentieren
Mittelwerte über 1-m -Kem-
abschnitte , die Striche stellen
ein Maßfür den Schwankungs¬
bereich der ö-Werte in den
betreffenden Kemabschnitten
dar.
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Für flache bis mitteltiefe Bohrungen mit sehr hoher zeit¬
licher Auflösung des Isotopensignals läßt sich die Zeit¬
skala aus der Abzählung der Jahresschichten ableiten . Als
Beispiel für diese Möglichkeit wurde die Datierung des
Kernes vom Ronne -Schelfeis am Punkt 340 (vgl . Abb. 4)
vorgestellt. Eine weitere Möglichkeit bildet die Identifi¬
zierung markierter Schichten bekannten Alters. Datierbare
Referenzhorizonte ergaben die in der Folge thermo¬
nuklearer Bombentestserien deponierten Spaltprodukte, die
in der Antarktis mit einer durch den interhemisphärischen
Transport bedingten Verzögerung abgelagert wurden . Als
Markierung sind z . B . an der Südpolstation wie auch an
der Filchner-Station deutliche Spitzen des Tritiumgehaltes
in den Winterschichten der Jahre 1965 und 1966 als Folge
der Testserien von 1962 und 1963 festgestellt worden.
Weiter zurückliegende Markierungen stehen im Zusam¬
menhang mit Vulkanausbrüchen , welche die chemischen
Eigenschaften der entsprechenden Schichten durch Anrei¬
cherung von Mineralsäuren nachweisbar verändert haben.
So konnten an 11 untersuchten Bohrkemen vom grön¬
ländischen Inlandeis die den Ausbrüchen des Tambora
( 1815) und des Laki (1783 ) zugeordneten Horizonte ein¬
deutig identifiziert werden (CLAUSEN und HAMMER
1988) .

Im allgemeinen wird die Zeitskala für weit zurückreichende
Bohrkeme mit Hilfe von Fließmodellen des Eiskörpers
abgeleitet , die eine Zuordnung von Depositionsgebiet,
Tiefe und Alter einer Kemprobe ermöglichen. Im einfach¬
sten Fall einer Bohrung auf dem Zentralpunkt eines kup¬
pelförmigen Inlandeises folgt das Alter unter Annahme
stationärer Bedingungen und konstanter Akkumulations¬
raten aus der Ausdünnungsrate der Jahresschichten und
der Tiefe . Normalerweise ist ein zweidimensionales Fließ¬
modell zur Beschreibung der aus dem Fließvorgang und
der Deformation resultierenden Bewegung ausreichend.
Für eine genauere Datierung ist zu berücksichtigen, daß
die Akkumulationsbeträge als zeitabhängig angenommen
werden müssen . Im Falle des Vostok-Kemes wurden die
Schwankungen der Akkumulationsbeträge an die im Iso-
topenprofil enthaltenen Temperaturschwankungen gekop¬
pelt, wobei, bezogen auf den aktuellen Zutragswert , die
früheren Beträge dem jeweiligen Sättigungsdampfdruck
als Maß für den Wasserdampfgehalt der Atmosphäre
angepaßt wurden . Ausgehend von einem plausiblen Datie¬
rungsansatz wurden zunächst die Depositionsgebiete der
Kemabschnitte und in der Folge die Ausdünnungs (= De-
formations )raten der jeweiligen Schichten ermittelt . Mit
den aus dem Fließmodell folgenden verbesserten Defor¬
mationsraten wird dann die Datierung neu berechnet , bis
die iterativ erhaltenen Zeitskalen hirtreichend konvergie¬
ren . Als Kriterium für die Zuverlässigkeit dieser Zeitanga¬
ben kann der Vergleich der Datierung bestimmter Merk¬
male für verschiedene Bohrkeme herangezogen werden.
Das Ende der letzten Eiszeit mit dem Übergang zum
Holozän ergibt sich aus der Datierung des Vostok-Kemes
zu 10000 Jahren vor heute (= 10 ka vh) und nach dem
zweiten Bohrkern aus der Ostantarktis (Dome C) zu
10,5 ka vh . Diese Abweichung von 5 % wird als untere
Fehlergrenze für die Datierung des gesamten Vostok-
Kems angenommen.

4 .3 Temperatur-Information, abgeleitet aus dem Isotopen-
profll des Vostok -Kems

Die von JOUZEL et al . (1987 ) vorgestelite neue konti¬
nuierliche Auswertung des Vostok-Kernes in Bezug auf
Schwankungen des Deuteriumgehaltes , welche die frühere
diskontinuierliche Analyse der lsO-Gehalte (LORIUS 1985)
ersetzt , zeigt Abbildung 7 . Die Tiefenangabe ist darin
durch die mit dem Fließmodell berechnete Zeitskala er¬
setzt. Den Ö2H-Werten ist eine Temperaturskala so zuge¬
ordnet , daß die auftretenden Schwankungen als Abwei¬
chung vom aktuellen Mittelwert (- 55,5 0C) angezeigt wer¬
den.
An erster Stelle wird bei der vorliegenden Isotopen -Tempe-
ratur-Information stets hervorgehoben , daß sie den vollen
Zyklus der Würm -Eiszeit über die Eem-Zwischeneiszeit
bis in die vorangehende Riss -Eiszeit kontinuierlich erfaßt.
Die Autoren übernehmen dabei nach LORIUS (1985) die
Gliederung des gesamten Komplexes in eine Reihe mar¬
kanter Abschnitte , die mit A - H bezeichnet sind, wobei
die Zeitangaben (ka) für deren Grenzen der Abbildung 7
entnommen werden können:
- Die letzte Eiszeit weist drei ausgeprägte Kaltzeiten

(Stadiale) B , D und F auf, von denen die jüngste B das
tiefste Temperatumiveau erreicht mit insgesamt ab¬
nehmenden mittleren Temperaturwerten von F nach B.

- Die Perioden tiefer Temperaturen werden durch zwei
wärmere Abschnitte (Interstadiale ) C und E getrennt,
die eine größere zeitliche Ausdehnung als die kalten
Perioden aufweisen und deutlich eine interne Struk¬
turierung erkennen lassen.

- Markant heben sich die beiden Zwischeneiszeiten ab,

58 73 106 116

10 3 Jahre

Abb. 7 : Zeitlicher Verlaufder aus dem Istopenprofil des Vostok-
Bohrkemes abgeleiteten Temperaturschwankungen,
angegeben als Abweichung vom aktuellen Mittelwert
derTemperatur (~554 °C) (modif. n . JOUZEL et al . 1987 ) .
Die dünne Linie verbindet Werte im gleichmäßigen
Abstand von 100 Jahren , die dicke Linie gibt einen
geglätten Verlauf wieder.
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wobei das Eem -Interglazial G signifikant wärmer ist
als das Holozän A.

- Die in die Riss -Eiszeit reichenden Kemabschnitte weisen
die Periode H als der kältesten Phase B der Würmzeit
vergleichbar aus.

Bezogen auf den aktuellen Mittelwert überwiegen die
negativen Temperaturabweichungen nahezu im gesamten
erfaßten Zeitraum von 160 ka , wobei für die Phasen B,
H und „kurzzeitig” auch für D Differenzbeträge von - 8 K
überschritten werden . Nur in den Zwischeneiszeiten treten
während insgesamt 15 ka , also knapp 10 % des Gesamt¬
zeitraumes , positive Temperaturabweichungen auf , wobei
im Eem -InterglazialG der Betrag +3 K erreicht , im Holozän
jedoch +1 K nicht überschreitet.

Der Übergang vom Ende der letzten Kaltzeit B zum Holo¬
zän ist mit einer Erwärmung um 9 K verbunden , mit dem
wärmsten Abschnitt unmittelbar am Beginn des Holozäns.
Beim Übergang vom Riss -Glazial zum Eem -Interglazial
betrug die Erwärmung 11 K. Während sich dieser Über¬
gang offensichtlich kontinuierlich vollzog, wies die Erwär¬
mung am Ende der letzten Eiszeit eine deutliche Unter¬
brechung auf , die als Jüngere Dryas bekannt ist und in
allen analysierten Eisbohrkemen nachgewiesen werden
konnte . Sie ist aber auch durch andere paläoklimatische
Indikatoren , vor allem durch pollenstratigraphische Unter¬
suchungen nahezu global belegt und wird zeitlich zwischen
11-10 ka vh eingeordnet . Die Vostok-Auswertung ergibt
12 -11 ka vh als Datierung und eine Abkühlung von 2 K
für diese Phase.

4 .4 V ergleich mit den Ergebnissen anderer Bohrungen

Für die sich überdeckenden Zeiträume ergibt der Ver¬
gleich der Istopenprofile der 3 tiefen antarktischen Boh¬
rungen Vostok, Dome C und Byrd -Station eine gute Über¬
einstimmung der charakteristischen Strukturen und erweist
damit die Repräsentativität der abgeleiteten Aussagen,
zumindest für den antarktischen Bereich. Im Gegensatz
dazu zeigt der Kern von der grönländischen Station Dye 3
wesentlich stärkere Schwankungen der Isotopengehalte
in relativ kurzen Zeitintervallen.

Besonders bedeutsam ist die gute Korrelation der Merk¬
male der Vostok-Temperaturen mit den aus marinen Sedi¬
mentbohrungen abgeleiteten Temperaturschwankungen.
Hier reicht die Übereinstimmung z . T . bis in Details der
Temperaturgänge in den Interstadialen . Allerdings endet
diese Korrespondenz etwa 110 ka vh . Für das Eem -Inter¬
glazial ergibt der Vostok-Kem eine doppelt so lange Dauer
wie die Tiefsee-Sedimentkeme . Die Klärung dieser Dis¬
krepanz ist indessen mehr ein Datierungsproblem und
eines der Abschätzung der Akkumulations - bzw. Sedimen¬
tationsraten als ein Problem des Nachweises der klima¬
tischen Signifikanz.

Die spektrale Varianzanalyse der mit dem Vostok -Kem
aufgezeigten Temperaturschwankungen ergibt Varianz-
maxima bei 25 , 45 und 107 ka. Dies wird als Nachweis
für den dominierenden Einfluß der Erdbahnparameter
auf die Klimaschwankungen angesehen.

5 Schlußbemerkung

Die Erschließung weiterer Parameter über die Temperatur¬
information hinaus läßt der Analyse tiefreichender Eis-
bohrkeme ein weit größeres Gewicht zukommen , als lange
Zeit angenommen wurde . So konnte , wenn auch mit auf¬
wendigen experimentellen Methoden , der C0 2-Gehalt der
aus den Porenvolumia des Vostok-Kemes extrahierten Luft
bestimmt werden und damit eine 160 ka überdeckende
Reihe des C0 2-Gehalts der Luft abgeleitet werden. Sie
zeigt eine gute Parallelität zu den nachgewiesenen Tem¬
peraturschwankungen , insbesonders für die Übergangs¬
phasen der Eiszeiten zu den Interglazialen (BARNOLA
et al . 1987) . Weitere wichtige Aufschlüsse erbrachte die
Analyse des im Eis eingeschlossenen Aerosols, das jeweils
höhere Konzentrationen in den ausgehenden Kaltphasen
zeigt (DE ANGELIS et al . 1987 ) .
Die außerordentliche Bedeutung der Analyse von Eisbohr¬
kemen für die paläoklimatologische Forschung war Anlaß,
ein Bohrprogramm zu etablieren , bei welchem die Bohr¬
lokation nicht an die Logistik vorhandener Stationsein¬
richtungen gekoppelt ist , sondern nach optimalen Bedin¬
gungen für die wissenschaftliche Interpretierbarkeit der zu
erwartenden Ergebnisse , insbesonders nach definierten
Voraussetzungen für die dynamische Modellierung des
Eiskörpers im Bereich des Bohrpunktes ausgewählt wird
(CLAUSEN et al . 1988 ) . Diese als europäisches Gemein¬
schaftsprojekt geplante Tiefbohrung soll in den Jahren
1990-1992 im zentralen Teil des grönländischen Inland¬
eises niedergebracht werden . Dabei wird angestrebt , mit
dem Kem einen Zeitraum von 200- 300 ka zu überdecken.
Den beteiligten Wissenschaftlern und Institutionen ist eine
erfolgreiche Durchführung des Projektes zu wünschen,
schon im Hinblick darauf , eine der Vostok-Bohrung
zumindest gleichwertige paläoklimatische Information für
die Nordhemisphäre zu erschließen.
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CHR . KOTTMEIER und E . FAHRBACH

Wechselwirkung zwischen Wasser , Eis und Luft in der
antarktischen Küstenzone

Die Wechselwirkung zwischen Ozean und Atmosphäre
wird in der antarktischen Küstenzone in besonderer Weise
durch die Gegenwart des Eises bestimmt . Dabei spielen
sowohl das auf dem antarktischen Kontinent gebildete
Inlandeis als auch das Meereis eine Rolle.

Das vom antarktischen Kontinent abfließende Gletschereis
steuert vor allem durch seine Neigung das Windsystem in
der Küstenzone und trägt im Kontakt mit dem Meerwasser
durch Schmelzvorgänge zum Dichtefeld im Ozean bei , das
den Antarktischen Küstenstrom hervorruft . Entsprechend
der Neigung des Untergrundes verhält sich das abfließende
Inlandeis an der Küste unterschiedlich . Bei großen Neigun¬
gen von 1:1000 bis 5 :1000 bricht der Gletscher direkt an der
Küste ab . Bei geringerer Neigung von etwa 1 :2000
schwimmt das Inlandeis vor der Küste auf , und es bilden
sich Schelfeisgebiete. Dies geschieht an 45% der antarkti¬
schen Küstenlinie . Die Mächtigkeit des Schelfeises nimmt
von der Grundberührungslinie bis zur Schelfeiskante von
etwa 1000 m auf 200 m ab . Durch den Vorschub des Glet¬
schereises mit maximal 1 -2 km/Jahr und die sporadischauf¬
tretenden Abbrüche an der Schelfeiskante unterliegt die
Küstenlinie einer ständigen Veränderung . Weil das Schelf¬
eis vom Meer unterströmt wird , treten Schmelz- und
Gefriervorgänge auch an der Unterkante auf. Für das Filch-
ner-Schelfeis rechnet man im vorderen Bereich mit einem
Abschmelzen von 3 m Jahr.

Von der Neigung der Eisfläche hängt die Entwicklung kata-
batischer Winde ab. Diese sind über den gering geneigten
Schelfeisgebieten wie im Weddellmeer seltener und weni¬

ger stark ausgebildet als in der Ostantarktis, z . B . bei den
Stationen Mawson und Dumont D’Urville.
Das Meereis steuert durch seinen Bedeckungsgrad, seine
Dicke und seine Rauhigkeit dem Austausch von Wärme,
Wasserdampf und Impuls zwischen Ozean und Atmo¬
sphäre . Beim Gefrieren und Schmelzen verursacht es durch
Salzanreicherung bzw. Süßwasserzufuhr ebenfalls Dichte¬
variationen in der Wassersäule.
Das Meereis unterliegt einem starken jahreszeitlichen
Gang mit einer maximalen Eisbedeckung von ca . 20 Mio.
km2 im September und einem Minimum von ca . 2,5 Mio.
km2 im Februar . Das östliche Weddellmeer ist im Sommer
nahezu eisfrei (STRÜBING 1984) , während der westliche
Teil ganzjährig mit Eis bedeckt ist.
Auch im Winter und in den Übergangsjahreszeiten werden
bei sonst eisbedecktem Meer in der Küstenzone offene
Wassergebiete, sogenannte Küstenpolynyen , beobachtet.
Sie entstehen durch die Einwirkungeiner ablandigen Wind¬
schubspannung auf die Eisoberfläche . Das Meereis wird
dadurch großräumig seewärts versetzt , und es verbleibt ein
Streifen offenen Wassers an der Küste.

Abbildung 1 zeigt schematisch eine typische Situation die¬
ser Art mit den wichtigsten Strukturen des Ozeans und der
Atmosphäre . Weil die Oberflächentemperatur des Wassers
nahe demGefrierpunktliegt (- l,8° C) ,kann die Temperatur¬
differenz zwischen der Luft und der Wasseroberfläche vor
allem im Winter 20-30 K erreichen . In Küstenpolynyen tritt
deshalb ein großer Strom fühlbarer Wärme vom Ozean zur
Atmosphäre auf, der mehrere hundert W/m 2 erreichen
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kann (GUBE-LENHARDT u . HOEBER 1985 ) . Auch der
latente Wärmetransport infolge Verdunstung wird wesent¬
lich größer als über Schelfeis- und Meereisoberflächen . Er
liegt aufgrund des geringen Sättigungsdampfdrucks der kal¬
ten Luft meistens unterhalb des Stromes fühlbarer Wärme.
Häufig kommt es über Polynyen infolge der Sublimation
des zugefuhrten Wasserdampfes zur Ausbildung von See¬
rauch. Breitet sich die Kaltluft über eine längere Strecke
offenen Wassers aus , kann sich eine flache konvektive
Grenzschicht entwickeln. Die Sublimation erfolgt dann in
Cumulus- und Stratocumulus -Eiswolken an der Ober¬
grenze der konvektiven Grenzschicht.
Der Wärmeentzug an der Ozeanoberfläche kühlt das
Wasser bis zur Gefrierpunktstemperatur ab und führt dann
zur Neueisbildung . Das neue Eis wird bei ablandigem Wind
ständig auf die seewärtige Seite der Polynya verfrachtet,
wodurch das offene Wasserim Kontakt mit der Atmosphäre
bleibt. Dadurch kann in Polynyen eine wesentlich höhere
Eisbildungsrate als auf der offenen See erreicht werden.
Erst bei Änderung der Windrichtung oder der Abnahme
der Windgeschwindigkeit kann die Polynya wieder zufrie¬
ren und damit der Wärmeübergang an die Atmosphäre
reduziert oder gar unterbunden werden . Somit erfolgt die
Polynyenentwicklung in Schüben , die an die synoptische
Wettersituation , speziell die Windverhältnisse gebunden
sind.
Durch die Poynyenbildung wird auch der Antarktische
Küstenstrom beeinflußt . Der Windantrieb der oberflächen¬
nahen Wasserströmung unterliegt nicht nur den Fluktuatio¬
nen des Windfeldes , sondern auch Veränderungen der
Meeresoberflächenbedingungen . Letztere werden von der
unterschiedlichen Rauhigkeit der Wasser- oder Eisoberflä-
chen beeinflußt , wobei die Rauhigkeit des Eises u. a. an
unterschiedliche Eisarten gebunden ist . Die thermohaline
Vermischung im Wasser verändert sich ebenfalls in Poly¬
nyen, weil die Salzfreisetzung mit der Intensität der Eisbil¬
dung variiert.
Die antarktische Küstenzone ist ein Gebiet mit intensivem
Wärmeaustausch zwischen Ozean und Atmosphäre , mit

hoher Produktion von Meereis und mit steuernden Einflüs¬
sen auf die ozeanische Zirkulation. Alle dieseVorgängesind
eng miteinander gekoppelt.
Im folgenden werden die in Ozean und Atmosphäre ablau¬
fenden Prozesse im südöstlichen Weddellmeer beispielhaft
dargestellt, wo im Rahmen des Winter -Weddell-See -Pro-
jektes 1986 (WWSP ’89) ein detaillierter Datensatz gewon¬
nen wurde.

2 Die Atmosphäre der antarktischen Kiistenzone

2.1 GroßräumigerAufbau der Atmosphäre

Der Küstenbereich ist in mehrfacher Hinsicht eine Über¬
gangszone . Dort grenzen die geneigten kontinentalen Eis¬
massen an die Wasser- oder Meereisoberflächen . Gleicher¬
maßen treffen sich dort zwei großräumige atmosphärische
Zirkulationssysteme. Die polare Antizyklone mit Absinken
über dem Plateau und katabatischem Abfließen über der
Kontinentalflanke ist von 3-6 subantarktischen Tiefdruck¬
zellen umgeben . Die Tiefdruckgebiete verlagern sich im
Mittel ostwärts und führen zu zeitlichveränderlichen Wind¬
verhältnissen in der Küstenzone.
Die Asymmetrie des antarktischen Kontinents , hervorgeru¬
fen durch das Weddellmeer , das Rossmeer und die Antark¬
tische Halbinsel, führt zu regional unterschiedlicher Häufig¬
keit von Tiefdruckgebieten in der Westwindzone. Außer¬
dem bewirkt die erhöhte Baroklinität am Meereisrand und
an der Antarktisküste zyklogenetische Vorgänge. Die Häu¬
figkeit und Ausprägung von Tiefdruckgebieten unterschei¬
det sich deshalb zwischen verschiedenen Küstenabschnit¬
ten . Beispielsweise wurden für das erste GARP-Experiment
(1979 ) Maxima der Zyklonenhäufigkeit westlichder Antark¬
tischen Halbinsel und zwischen 30 °E und 40 °E festgestellt
(GARP : Global Atmospheric Research Programme) ,In
Übereinstimmung mit Ergebnissen des Internationalen
Geophysikalischen Jahres 1958 erstreckte sich ein Gürtel
mit erhöhter Zyklonen-Frequenz von Südamerika mit
südöstlicher Orientierung bis an den Antarktisrand bei ca.

Meereis

Scheitels

Abb. 1 : Schematisierter Querschnitt
durch die antarktische Küsten¬
zone mit Schelfeis, Küstenpo-
lynya und Meereis sowie ozea¬
nischen und atmosphärischen
Vorgängen.
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30 °E . Der Gürtel verlagert sich offenbar jahreszeitlich mit
dem Rand des Meereises im Sommer nach Süden und im
Winter nach Norden.
Der flache kontinentale Hochdruckkem verändert seine
Lage und Intensität in Abhängigkeit von der Position der
Tiefdruckgebiete am Antarktisrand . Zwischen zwei Tief¬
druckgebieten erstreckt sich häufig ein Keil des polaren
Hochs bis in die Meereisregion . Weil sich die 500 hPa-Geo-
potentialwellen unterschiedlich schnell verlagern, können
an der antarktischen Küste Perioden mit rascher Abfolge
von Tiefdruckgebieten durch solche mit längerem Hoch¬
druckeinfluß unterbrochen werden . Über dem zentralen
Weddellmeer polwärts von 70 °S überwiegt im Mittel tiefer
Luftdruck. Tiefdruckgebiete mit geschlossenen Isobaren
treten hier jedoch seltener als nördlich von 70 °S auf.

2.2 Das Temperaturfeld am Antarktisrand

Das Temperaturfeld der Küstenzone wird sowohl durch die
Temperaturadvektion als auch durch den Energieaustausch
mit der Erdoberfläche bestimmt.
Die jeweils höchsten Temperaturen innerhalb einzelner
Monate werden auf der Vorderseite von Zyklonen gemes¬
sen , die aus nördlichen Bereichen heranwandem . Die höch¬
sten Temperaturen liegen im südlichen Weddelmeer sowie
an der Georg-von-Neumayer -Station bei nahe 0 °C im Som¬
mer und - 12 °C im Juli . Bei DurchzugeinesTiefdruckgebietes
an einem Ort an der Küste bleibt das schon erreichte Tem-
peratumiveau i . a . konstant relativ hoch . Setzt dann auf der
Rückseite des Tiefs die Drehung auf ablandige Winde ein,
so fallt die Temperatur durch den Zustrom kontinentaler
Kaltluft rasch auf die jahreszeitlichen Niedrigwerte. An der
Georg-von-Neumayer -Station betragen die minimalen
Juli-Temperaturen -43 °C und auf dem geschlossenen Mee¬
reis des Weddellmeeres (Bojenmessungen bei 68 °S,47 ° W)
- 30 °C . In den Wintermonaten werden Temperaturvariatio¬
nen fast ausschließlich von den synoptischen Vorgängen

beeinflußt . Für die Wechselwirkung zwischen Meereis,
Ozean und Atmosphäre ist das kombinierte Auftreten von
extrem tiefen Temperaturen und ablandigen Luftströ¬
mungen wichtig. Die ablandig wirkende Windschubspan¬
nung schafft die Voraussetung, um vor der Küste Polynyen
entstehen zu lassen. Weil solche Windrichtungen üblicher¬
weise mit Kaltluftadvektion verknüpft sind , erreicht auch
die Temperaturdifferenz zwischen der Wasseroberfläche
und der Luftmasse maximale Werte.
Die vertikalen Wärmetransporte in der atmosphärischen
Grenzschicht haben in Küstennähe einen deutlichen Ein¬
fluß auf das bodennahe Temperaturfeld , denn trotz der
hohen Albedo von Eisoberflächen von 0,8-0,85 erreicht dort
der Tagesgang der Temperatur im Sommer mehr als 5 K.
Dazu tragen die unterschiedlichen physikalischen Eigen¬
schaften von Schelfeis- , Meereis- und Wasseroberflächen
bei. Der Tagesgang der Lufttemperatur ist über Wasser¬
oberflächen mit geringen Temperaturschwankungen auf¬
grund des effektiven turbulenten Wärmeaustauschs in der
Wassersäule am geringsten. Über Meereis wächst die täg¬
liche Schwankungsamplitude der Temperatur signifikantan
und erreicht über dem Schelfeismit ausschließlich moleku¬
larer Wärmeleitung maximale Werte (im Sommer Tages¬
amplituden bis über 10 K) . Aus dem gleichen Grund bildet
sich über Inland- und Schelfeisgebieten bodennahe Kalt¬
luft, wenn die Strahlungsbilanz der Eis - oder Schneeober¬
fläche negativ wird.
Über dem Ozean kontrolliert der Eisbedeckungsgrad ent¬
scheidend den Wärme - und Wasserdampffluß zwischen
Wasserund Luft . Diese Transporte werden besonders groß,
wenn unmittelbar an der Küste kontinentale wasserdampf¬
arme Kaltluftabfließt, so daß große Differenzen der Tempe¬
ratur - und Wasserdampfwerte zwischen Wasser und Luft
entstehen . Beim Winter -Weddell-See-Projekt 1986 wurden
die meteorologischen Felder im Einflußbereich einer dort
häufig auftretenden Küstenpolynya vermessen . Neben der
meteorologischen Ausrüstung der Polarstem, die an ver-

Abb. 2 : Zeitreihen der Temperatur
von der Drescher-Station auf
dem Schelfeis (2 m Höhe,
striehlierte Linien) und von
einer Meßboje auf dem vorge¬
lagerten Meereis (1 m Höhe,
ausgezogene Linie) . Die Mes¬
sungen wurden beim Polar-
stem-Fahrtabschnitt V/3 1986
gemessen.
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Abb. 3 ; Vergleichssondierungen der
Temperatur an der Drescher-
Station und von der Polar¬
stem , die sich im küstennahen
Meereisgebiet befand. Hori-
zontalentfemung bei den Auf¬
stiegen 1 und 2 ca. 6 km , bei
den Aufstiegen 3 und 4 ca.
5 km.

schiedenen Positionen im Abstand bis zu 70 km vor der
Küste arbeitete , wurden die eigens für diesen Zweckerrich¬
tete Drescher -Station auf dem Schelfeis bei 72° 52’S , 19°
25 ’W und meteorologisch-ozeanographische Meßbojen auf
treibenden Eisschollen zur Datenerhebung genutzt.
Die Meßwerte zeigen über längere Zeiträume einen deutli¬
chen Temperaturkontrast zwischen Schelfeis und Ozean.
Die Zeitreihen der Temperaturmessungen an der Drescher-
Station (2 m Höhe ) und an einer Meßboje (1 m Höhe ) auf
der Abbildung 2 , die im Mittel 150 km voneinander entfernt
lagen, repräsentieren einen küstensenkrechten Abstand
von 80 km . Die Temperatur an der Drescher -Station ist
grundsätzlich tiefer als an der Boje . An Strahlungstagen mit
großen Temperaturamplituden in der zweiten November¬
hälfte lag selbst die Tiefsttemperatur über dem teilweiseeis¬
bedeckten Wasser über der Tageshöchsttemperatur auf
dem Schelfeis. Für eine 21 -tägige Periode ergab sich zwi¬
schen der Meßboje und der Drescher-Station ein mittlerer
Temperaturunterschied von 2,0 K.
Der mit unterschiedlichen Untergrundeigenschaften ver¬
bundene Temperaturgegensatz liegt in abgeschwächter
Form auch noch in größeren Höhen vor. Abbildung 3 zeigt
zwei Beispiele für gleichzeitig gemessene Temperaturpro¬
file von der Drescher -Station und von der Polarstem . Die
Temperaturdifferenzen wurden bei geostrophischen Wind¬
geschwindigkeiten von 5 m/s bzw. 20 m/s festgestellt.

23 Das Windfeld in der antarktischen Küstenzone

Bedingt durch die variablen synoptischen Verhältnisse an

Küstenstandorten wechseln dort mehrtägige Abschnitte
mit hohen und niedrigen Windgeschwindigkeiten häufig
ab.

Abbildung 4 zeigt die den Temperaturen der Abbildung 2
entsprechenden Windgeschwindigkeitsmessungen an der
Drescher-Station (9 m Höhe ) und an der Meßboje (3 m
Höhe ) . Die Werte über dem Meereis sind meistens deutlich
niedriger als über dem Schelfeis. Im ersten Novemberdrittel
war die Differenz bei hohen Windgeschwindigkeiten
besonders deutlich. Die Unterschiede beruhen nur zu
einem kleineren Teil auf den verschiedenen Meßhöhen , sie
dokumentieren vielmehr Rauhigkeitsunterschiede von
Schelf- und Meereis . Die Ergebnisse des Winter-Weddel-
See-Projekts 1986 lassen für Zeiträume mit hohen geostro¬
phischen Winden auf Rauhigkeitslängen von 10'4 m für das
Schelfeis und 10'2 m für verschiedene Meereisstandorte
schließen.
Neben der Rauhigkeit müssen allerdingsauch Änderungen
der Druckgradientkraft erwogen werden . Diese Annahme
wird durch den Vergleich der Windrichtungsverteilungen
gestützt (Abb. 5) . An der Drescher -Station traten bevorzugt
nordöstliche Winde auf, die auch an der britischen Station
Halley (350 km südwestlich der Drescher-Station) am häu¬
figsten beobachtet werden und durch den Führungseffekt
der Antarktisküste erklärbar sind. Mehr als 90% der Winde
wehen aus Richtungen zwischen Nord und Südost . Die
Windrichtungen an der Meßboje streuen stärker und haben
ein sekundäres Maximum im südwestlichen Sektor. Beson¬
ders der letzte Befund beruht auf der Tatsache, daß trotz des
relativ geringen Abstandes der Meßorte mehrfach Tief-
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Abb. 4 : Zeitreihen der Windgeschwin¬
digkeit an der Drescher-Sta¬
tion (9 m Höhe , ausgezogene
Linie) und an einer Meßboje
auf dem davorgelagerten
Meereis (3 m Höhe , strich-
lierte Linie) .
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druckkeme zwischen ihnen hindurchwanderten . Dies
bedeutete für die Bojenposition südwestliche und für die
Drescher-Station nordöstliche Windrichtungen.
Der Impulsaustausch zwischen der Atmosphäre und dem
Meereis oder dem Ozean hängt vom Betrag und von der
Richtung der Windschubspannung ab. Der Schubspan-
nungsvektort 0 an der Erdoberfläche wird häufig durch die
folgende Beziehung berechnet,

T0 = §, cD I u | • u

wobei0Odie Luftdichte , cd der empirisch bestimmte Wider-
standsbeiwert für die Grenzschicht Luft - Eis und u der
Windvektor in einer festen Höhe in der sogenannten
Prandtl-Schicht sind.
Der Widerstandsbeiwert cp wächst mit der Rauhigkeits¬
länge des Untergrundes und nimmt mit zunehmender ther¬
mischer Stabilität in der Grenzschicht ab. Die Richtung der
Windschubspannung entspricht dabei der Windrichtung.
Nach CHARNOCK (1955) nimmt die Rauhigkeitslänge
über Wasseroberflächen durch die anwachsende Wellen¬
höhe mit der Windgeschwindigkeit zu . Die Chamock-
Beziehung ist in der antarktischen Küstenzone nicht gültig,
weil der Windweg über den offenen Wasserflächenzu kurz
ist , um ein Gleichgewicht zwischen Windschubspannung
und Seegang herzustellen.
CHAMBERLAIN (1983 ) erhielt durch einen Vergleichvon
Rauhigkeitslängen über Sand- , Schnee- und Wasseroberflä¬
chenjeweils der C hamock-Beziehung sehr ähnliche Abhän¬
gigkeiten der Schubspannung von der Windgeschwindig¬
keit. Die beim Winter -Weddell-See-Projekt 1986 ermittelten
Rauhigkeitslängen von 1. 10'2 m bis 4 . IO”2 m für küstennahes
Meereis entsprechen bei neutraler Schichtung Wider-
standsbeiwerten von 3,4 -lCT3 - 5,2 -KL3

. Diese Werte liegen
deutlich höher als über arktischem Eis bestimmte Werte
(OVERLAND 1985) , was auf stärkere Verwerfungen des
Eises in Küstennahe hinweist.

Ebenso werden die von BROCKS und KRÜGERMEYER
(1972) ermittelten Widerstandsbeiwerte über dem Ozean
(1,88 -10'3 bei 12 m/s Wind in 10 m Höhe ) über küstennahem
Meereis des Weddellmeeres übertroffen . Andererseits wird
die Oberflächenrauhigkeit in Gebieten mit Neueisbildung
erheblich reduziert . Über Eisbrei und sehr dünnem Eis
(Nilas) werden cD -Werte von weniger als 1 IO' 3 gemessen.

N

Abb . 5 : Windrichtungsverteilungen von der Drescher-Station
(quergestreifte Balken ) und von einer Meßboje im vorge¬
lagerten Meereis ( längsgestreifte Balken) im Zeitraum
19 . 10. 1986 bis 23 . 11. 1986.
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3 Der Antarktische Küstenstrom

3.1 Kinematik

Die ozeanographischen Bedingungen in der antarktischen
Küstenzone werden von einem nach Westen gerichteten
Strömungssystem , dem Antarktischen Küstenstrom (auch
Ostwinddrift genannt ) , beherrscht . Im Weddelimeer bildet
dieser den Randstrom eines Wirbels , der dieses Becken aus¬
füllt Im Rahmen des Winter -Weddell-See -Projektes 1986
war es möglich, den Küstenstrom vor der Südostküste des
Weddellmeeres mit Schichtungs- und Strömungsmessun¬
gen zu untersuchen . Auf der Grundlage berechneter geo-
strophischer Scherungen und an drei Positionen mit ver¬
ankerten Geräten direkt gemessener Strömungen ergibt
sich ein Stromkem mit Geschwindigkeiten von mehr als 20
cm/s über dem oberen Teil des Kontinentalabhanges
(Abbildung 6) . Dieser Kern erstreckt sich horizontal etwa
über 20 km und reicht bis zur 2000 m Tiefenlinie . Direkte
Strömungsmessungen eigaben , daß 50 km vor der Schelf¬
kante in den oberen 70 m der Wassersäule immer noch
Geschwindigkeiten von 8 cm/s als Mittelwerte über 4
Monate herrschen . Innerhalb der oberen 700 m nimmt der
Strom auf 5 cm/s , darunter auf 2 cm/s ab . Die Kombination
von geostrophischem Strom mit den direkten Strömungs¬
messungen ergibt über eine küstensenkrechte Entfernung
von 65 km einen nach Südwesten gerichteten Volumentran¬
sport von 8 ■106 m3/ s . Die Strömungsdaten zeigen, daß der
Küstenstrom überaus richtungsstabil ist. Er folgt mit gering¬
fügigen Abweichungen den Strukturen der Meeresboden¬
topographie.

3 .2 Dynamik

Beim Antrieb des Küstenstromes ist ein wind- und ein
schichtungsbedingter Anteil zu unterscheiden . Der wind¬
erzeugte Strom beruht auf küstenparallelen östlichen Win¬
den , die in der Küstenzone überwiegen , wenn auch zeitwei¬
lig und lokal ablandige Winde auftreten . Die küstenparalle¬
len Winde bewirken einen auflandigen Ekmantransport,
der einen Anstieg der Meeresoberfläche zur Küste hin ver¬
ursacht . Dies steht nicht im Gegensatz zum ablandigen
Eistransport , für den nicht die Richtung des Ekmantrans-
portes , sondern nur die Bewegungen des Eises und der
obersten Wasserschicht von Bedeutung sind. Der aus dem
Ekmantransport resultierende Druckgradient steht mit dem
westwärts gerichteten Küstenstrom im geostrophischen
Gleichgewicht. Infolge der im Vergleich zu den mittleren
Breiten schwachen Schichtung dominiert der barotrope
Anteil des Stromes . Daher wird das Strömungsfeld außer¬
halb des Stromkemes stark durch die Neigung der Meeres¬
oberfläche bestimmt.
Neben dem windgetriebenen besteht noch ein vom Dichte¬
gradienten gesteuerter Anteil des Bewegungsfeldes, Das
Schelfeis wird vom Meer unterströmt . Dies kann durch
Gezeitenströme (Abb . 1) oder eine küstennormale Kompo¬
nente des Küstenstromes bedingt sein. Weil die Tempera¬
tur des Meerwassers unterhalb von 200 m Tiefe über dem
Gefrierpunkt liegt, führt sein Kontakt mit dem Schelfeis
dort zum Abschmelzen . Durch das Schmelzen kühlt das
Wasser ab und verringert seinen Salzgehalt. Fließt das aus¬
gesüßte und damit leichtere Wasser wieder unter dem

Geoatr . Strom (cm/sec)
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Abb. 6 : Geostrophischer Strom parallel zur Küste im östlichen

Weddelimeer in einer küstensenkrechten Schnittebene,
berechnet aus Daten des Winter-Weddell-See-Projekts
1986

Schelfeis hervor, so steigt es auf. Die damit einhergehende
Druckentlastung kann reichen , um die Temperatur wieder
unter den Gefrierpunkt abzusenken und Meereisbildung zu
ermöglichen. Das Eis , das häufig die Form von Eisplättchen
hat , steigt wegen seiner geringeren Dichte als das Meerwas¬
ser zur Meeresoberfläche auf. Reicht der Wärmeentzug
beim Schmelzen nicht zur Abkühlung auf den Gefrier¬
punkt , dann bildet sicheine Zunge salzarmeren Wassersvor
dem Schelfeis(Abb. 7). Diese Zunge bedingt einen horizon¬
talen Dichtegradienten , der wiederum mit einem küstenpa¬
rallelen Weststrom im geostrophischen Gleichgewicht
steht . Er stellt die thermohaline Komponente des Küsten¬
stromes dar.
Die Meereisbildung führt in der Polynya zur Zunahme des
Salzgehaltes im Wasser, da der überwiegende Teil der Salz¬
lauge aus dem Eis in das Wasser diffundiert. Dieser Salzge¬
winn wirkt dem Salzverlust durch Schmelzen des Schelf¬
eises entgegen . Die Messungen während des Winter-
Weddell-See -Projektes 1986 zeigten , daß der Salzgewinn
durch Eisbildung zu keinem Zeitpunkt die Aussüßung des
Schmelzwassers vollständig aufheben konnte.
Diese Bedingungen sind offenbar typisch für das östliche
Weddelimeer mit seinem schmalen Schelf. Im südlichen
Weddelimeer erreicht das Schelfgebiet eine Breite von
mehreren hundert km. Hier steigt der Salzgehalt des
Wassers bis auf 34 .8% o im Gegensatz zu 34.4%> im Osten.
Dies läßt sich durch die unterschiedliche Wassertiefe im
Bereich der Meereisbildung erklären. Bei der Eisbildung
erhöht das Wasser durch die Salzfreisetzung seine Dichte
und sinkt ab. Beim Absinken vermischt es sich mit dem
darunterliegenden , weniger salzhaltigen Wasser. Im östli¬
chen Weddelimeer liegt ein erheblicher Teil der Polynya
über tiefem Wasser. Die tiefe vertikale Vermischung ist
durch die Absenkung der Isolinien der Temperatur , des
Salzgehaltes und der Dichte über dem oberen Kontinental¬
abhang zu beobachten (Abb . 7).
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Abb , 7 : Küstensenkrechte Vertikal¬
schnitte der potentiellen Tem¬
peratur (oben links) , des Salz¬
gehaltes (oben rechts ) und des
Dichtemaßesog (unten ) im öst¬
lichen Weddelmeer , gemes¬
sen während des Winter -Wed-
dell -See -Projekts 1986.
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33 Die Fluktuationen

Dem mittleren Meeresstrom sind Fluktuationen übereinen
weiten Periodenbereich überlagert . Ein Teil der Fluktuatio¬
nen wird lokal durch die antreibenden Kräfte hervorgeru¬
fen , ein weiterer Teil erreicht das Untersuchungsgebiet
durch vorrüberziehende Wellen oder Wirbel . Eine direkte
Wirkung der Fluktuationen des Windes auf die Strömung
im Wasser ist schwer nachweisbar, da der Impulstransport
vom Wind zum Ozean eine Kette nichtlinearer Prozesse
durchläuft , die bei offenem Wasser, Scholleneis und dichter
Eisdecke unterschiedlich aussieht . In den viermonatigen
Zeitreihen von Strömung und Temperatur fallt auf , daß im
Winter , wenn das Gebiet vollständigunter einer geschlosse¬
nen Eisdecke liegt, nur Stromfluktuationen mit geringerer
Intensität auftreten . Mit dem Aufbrechen der Eisdecke und
der Ausbildung der sommerlichen Deckschicht Mitte
Dezember nimmt die Intensität der Fluktuationen zu und
übersteigt die Werte , die im Bereich der Polynya im Winter
zu beobachten waren . Es scheint , als ob eine geschlossene
Eisdecke oder das Fehlen der sommerlichen Deckschicht
das Eindringen der Fluktuationen behindert.
Aus Bojendaten und ozeanographischen Messungen in tie¬
feren Wasserschichten während des Winter -Weddell-See-

Projekts 1986 wurde der Widerstandsbeiwert c»g abge¬
schätzt , der in der Formel für den Impulsfluß zwischen Eis
und Wasser auftritt:

Tw = Cwg | Ug - U[ | ( Ug - UE)

mit TW = Schubspannungsvektor an der Eisunterseite
§w = Dichte des Wassers

cWg = Widerstandsbeiwert für die Grenzschicht Eis -
Wasser

u g
= geostrophischer Stromvektor

uE = Eisdriftvektor

Unter der Annahme freier Drift der Schollen (Eisbewegung
ohne interne Spannungen) ergab sich der Widerstandsbei¬
wert zu 8 • 10~3

. Das Verhältnis zwischen dem Widerstands¬
beiwert cd der Luft und Cwg wurde in Übereinstimmung mit
arktischen Messungen zu 0,55 ermittelt . Entsprechend dem
vergleichsweisegroßen Widerstandsbeiwert in der Luft ist
auch der Widerstandsbeiwert der Schollenunterseite und
der Impulsstrom in den Ozean recht groß.
Weitere Störungen erfahrt der Küstenstrom durch die
Variabilitätdes Schmelzwasserzuflusses in seinem thermo¬
halinen Anteil. Dies kann sowohl durch die Veränderlich¬
keit der Eisbildung als auch durch Variationen in der
Schmelzwasserzufuhr vom Schelfeis bedingt sein. Unter¬
schiedliche Gezeitenamplituden bei der Unterströmung
des Schelfeises können sich auf die Bereitstellung von
Schmelzwasser auswirken. Schließlich ist noch der Einfluß
von Wirbeln und langen Wellen mit Perioden von mehre¬
ren Tagen zu nennen . Die Wellen können sich , vom Konti¬
nentalabhang geführt , entlang der Küste ausbreiten und
Beiträge zum lokalen Strömungssprektrum liefern.

4 Schlußbemerkungen

In der antarktischen Küstenzone entwickeln sich im gekop¬
pelten System Atmosphäre , Ozean , Land- und Meereis
komplizierte Wechselwirkungsmechanismen deren zufrie¬
denstellende Modellierung noch aussteht . Um brauchbare,
möglichst lineare Ansätze zu ihrer Beschreibung zu liefern,
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muß vor allem ihre gemeinsame Wirkung besser verstan¬
den werden . Dementsprechend sollte der Schwerpunkt
zukünftiger Meßprogramme in der gleichzeitigenErfassung
möglichst vieler Prozesse liegen.
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P. SCHLOSSER und W . ROETHER

Spurenstoffozeanographische Untersuchungen in der
Weddell -See

1 Einleitung

Im Rahmen von Untersuchungen zur Bildungund Ausbrei¬
tung von Wassermassen im Ozean sowie von Austausch¬
prozessen über die Grenzschicht Atmosphäre/Ozean
wurde in den letzten Jahren neben den Methoden der
physikalischen Ozeanographie in zunehmendem Maße die
Messung und Auswertung ozeanischer Spurenstoffvertei¬
lungen herangezogen , um hieraus zusätzliche Information
über die jeweils betrachteten Systeme zu erhalten . Ein
wichtiger Anwendungsaspekt der Spurenstoff-Ozeano¬
graphie ist die Untersuchung von vertikalen Wassebewe-
gungen und der Zeitskalen , auf denen sie ablaufen , da
diese Prozesse der direkten Beobachtung mit der klassi¬
schen Methodik oft nur indirekt zugänglich sind. Tief¬
reichende vertikale Austauschprozesse finden vor allem
in polaren Regionen der Ozeane (Europäisches Nordmeer,
Weddell-See) statt , in denen ein wesentlicher Teil des
weltweit gebildeten Tiefenwassers seinen Ursprung hat.
Trotz der hierdurch bedingten großen Bedeutung der
polaren Gebiete für die Kaltwassersphäre der Ozeane , die
bei weitem den größten Teil ihres Gesamtvolumens ein¬
nimmt , gab es aufgrund der schweren Zugänglichkeit
lange Zeit nur wenige ozeanographische Expeditionen in
diese Meeresgebiete , und vor allem von der Antarktis
lagen bis Mitte der 80er Jahre noch keine detaillierten
Spurenstoff-Datensätze vor.
Mit Indienststellung des deutschen Forschungseisbrechers
'Polarstem ’ 1982 wurde eine hervorragende Plattform für
Untersuchungen der polaren Ozeane geschaffen. Im
Rahmen der deutschen Antarktisaktivitäten wurde daher
ein Projekt aufgebaut , das darauf ausgerichtet ist, für die
Weddell-See , dem Hauptbildungsgebiet für Tiefenwasser
im südlichen Ozean , einen umfangreichen Spurenstoff-
Datensatz zu schaffen und auszuwerten . Die Aktivitäten
wurden schon bald nach Beginn in ein internationales
Programm eingebettet , um möglichst viele der ozeanogra-
phisch erfolgversprechenden Spurenstoffe zur Verfügung
zu haben . Ziel des vorliegenden Beitrages ist es, ohne

Anspruch auf Vollständigkeitund anhand unserer eigenen
Arbeiten , einen Einblick in die Methoden der Spuren¬
stoff-Ozeanographie und ihre Möglichkeiten im Rahmen
ozeanographischer Untersuchungen der Weddell-See zu
vermitteln.

2 Prinzipien der Spurenstoffozeanographie

Zum Verständnis der weiteren Ausführungen sollen hier
die Grundprinzipien der Spurenstoffmethodik kurz zusam¬
mengefaßt werden . Ausführliche Darstellungen können
z . B . einem Buch von BROECKER und PENG (1982 ) und
einem Artikel von ROETHER und RHEIN entnommen
werden.
Die Spurenstoffozeanographie hat zum Ziel, aus im Ozean
gemessenen Verteilungen von Substanzen geringer Kon¬
zentration (Spurenstoffe , engl. : tracer) Information über
die Bildung und Zirkulation von Wassermassen sowie
über die zugehörigen Zeitskalen abzuleiten . Die hierzu
verwendeten Spurenstoffe können sowohl natürlicher
Herkunft als auch anthropogen sein . Natürlich vorkom¬
mende Spurenstoffe , die in ozeanographischen Studien
zur Anwendung kommen , sind radioaktive oder stabile
Isotope mit einer Häufigkeit (bezogen auf das Hauptiso¬
top) von einigen Promille bis zu größenordnungsmäßig 10‘18.
An anthropogenen Spurenstoffen finden Radionuklide,
die von oberirdischen Kernwaffentests und aus nuklear¬
technischen Anlagen stammen , sowie chemische Verbin¬
dung wie u . a . Fluor-Chlor-Kohlenwasserstoffen (FCKW’s
oder Freone ) Verwendung. Auch hier liegen typische
Konzentrationen im ppt-Bereich (ppt : pari per trillion
= 10~12) oder darunter.
Der ozeanographischen Nutzung von Spurenstoffen liegen
im wesentlichen zwei Prinzipien zugrunde:
- Zeitinformation vermittels radioaktiven Zerfalls.

Hierbei macht man sich die durch den radioaktiven
Zerfall bedingten Konzentrationsunterschiede zwischen
Oberflächen- und Tiefenwasser oder innerhalb des
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Tiefenwassers zunutze , um mittels des radioaktiven
Zerfallsgesetzes Transferzeiten bzw. mittlere Alter
von Wassermassen zu erhalten . Bei dieser Anwendung
ist die Kenntnis der Ausgangskonzentrationen , also
letztlich der Oberflächenkonzentrationen , eine wichtige
Voraussetzung für eine erfolgreiche Anwendung , da
an der Oberfläche die 'radioaktive Uhr ’ gestartet wird.

- Kennzeichnung einer Wassermasse durch den Spuren¬
stoffähnlich wie dies ein Farbstoff leisten würde . Damit
werden die klassischen Markierungen durch Tempera¬
tur , Salzgehalt, Sauerstoff und Nährstoffe ergänzt . Wie
diese werden Spurenstoffe ebenfalls auf zwei Weisen
verwendet , nämlich zum einen zur Wassermassenana¬
lyse , d . h . zur Zerlegung eines Vorgefundenen Wasser¬
körpers in seine beitragenden Komponenten . Zum
anderen dienen die Markierungen dazu , Zirkulations¬
pfade der jeweiligen Wassermassen im Inneren des
Ozeans aufzuzeigen . Die zusätzlichen Parameter sind
nützlich , da sie unabhängige Informationen liefern,
die sogar klarer als die traditionellen ausfallen
können . Die verwendeten Tracer sind zudem biogeo¬
chemischen Vorgängen weniger unterworfen , als dies
z . B . bei Sauerstoff und Nährstoffen der Fall ist . Anthro¬
pogene Spurenstoffe mit zeitabhängiger Verteilung im
Ozean (transient tracers) können zudem verwendet
werden , um über die Beobachtung ihres ’Eindringpro-
zesses’ in den tiefen Ozean Zeitskalen für die Tiefen¬
wasserbildungsprozesse bzw. die Tiefenwasseremeue-
rung der ozeanischen Becken abzuschätzen . Um die
Zeitinformation zu gewinnen , müssen in der Regel
ozeanische Zirkulationsmodelle herangezogen werden,
die von einfachen zeitabhängigen Bilanzüberlegungen
(Boxmodelle) bis zu komplexen dynamischen Modellen
reichen . Auch hier ist Kenntnis der Oberflächenwasser¬
konzentrationen notwendig.

Die genannten Kriterien sowie praktische Gründe wie
angemessener Meßaufwand oder erforderliche Wasserpro¬
bengröße schränken die Anzahl der theoretisch einsetz-
baren Spurenstoffe ein . Tracer, die in größerem Maßstab
angewendet und für die globale Datensätze angestrebt
werden , sind vor allem Tritium ( 3H , radioaktiver Wasser¬
stoff) , 3He (tritiogene Komponente aus dem radioaktiven
Zerfall von Tritium; primordiale Komponente aus Ent¬
gasung des Erdmantels ) , FCKW ’s (Freon 11 : CC13F und
Freon 12 : CC1 2F2) , »C (Radiokohlenstoff) und »Ar. Die
Isotope 22SRa und 228Ra werden dazu verwendet , die Rolle
der Schelfregionen bei der Tiefenwasserbildung abzuklä¬
ren . Die stabilen Isotope 180 und Deuterium erlauben die
Untersuchung der Wechselwirkung Wasser/Eis und sind
damit besonders für die Polarregionen von Interesse.
Tritium, tritiogenes 3He , die Freone sowie auch 85Kr ge¬
hören zur Gruppe der transienten Spurenstoffe , deren
Informationsgehalt vor allem in der expliziten Zeitabhän¬
gigkeit ihrer ozeanischen Verteilungen begründet ist . Bei
gleichzeitiger Messung von Tritium und 3He läßt sich
eine Datierung des Wassers durchführen ; im antarktischen
Bereich verbietet allerdings die geringe Menge an tritio-
genem 3He im Vergleich zur primordialen Komponente
eine sinnvolle Auswertung dieser Altersinformation , und
die beiden Spurenstoffe müssen einzeln ausgewertet wer¬

den . MC und » Ar sind Radioisotope mit Halbwertzeiten,
die zum Studium der Tiefenwasseremeuerung geeignet
sind.

3 Spurenstoffuntersuchungen in der Weddell-See : Konzepte
nnd erste Ergebnisse

Der Wassermassenaufbau der Weddell-See ist durch eine
Schicht relativ warmen und salzreichen Wassers (WDW:
T >0° C , 34 .64< S< 34 .72 ; FOSTER u . CARMACK 1976)
gekennzeichnet , das aus dem Zirkumpolarstrom in die
Weddell-See aufsteigt, wo es im Tiefenbereich zwischen
ca . 200 und 600 m zu finden ist . Diese Wassermasse bildet
den wesentlichen Wasserzustrom in die Weddell-See und
stellt dabei eine potentielle Wärmequelle dar. Die WDW-
Schicht ist überlagert vom sogenannten Winter Water
(WW : Temperaturnahe dem Gefrierpunkt, 34 .36< S <34 .52) ,
das im Winter durch Konvektionsprozesse unter der
Meereisdecke gebildet wird, und dessen Kem im Süd¬
sommer in einer mittleren Tiefe von ca . 100 m liegt
(GORDON und HUBER 1984 ) . Im Sommer findet man
über dem WW eine durch die Sonneneinstrahlung um
einige Grad erwärmte und durch den Einfluß von schmel¬
zendem Eis im Salzgehalt erniedrigte Oberflächenwasser¬
schicht (SW). Das Bodenwasser der Weddell-See (WSBW,
Tpot < - 0 .7° C ; CARMACK u . FOSTER 1975 ) wird vermut¬
lich aus einer Mischung von WDW und Schelfwasser¬
massen der südlichen und westlichen Weddell-See gebil¬
det . Das WSBW ist eine wesentliche Quelle des Antarkti¬
schen Bodenwassere (AABW) , das über weite Bereiche
des Weltozeans nachweisbar ist. Das Wasser im Tiefen¬
bereich zwischen dem WDW und dem WSBW wird als
Tiefenwasser (DW) bezeichnet . Die Tiefenwasserbildung
in der südlichen Weddell-See ist noch nicht geklärt, sowohl
was die beteiligten Bildungsprozesse, als auch die Bildungs¬
raten angeht.
Im Rahmen der hier skizzierten Situation sind, und dies
gilt auch allgemein, immer dann ozeanographische Aus¬
sagen aus Spurenstoffmessungen möglich, wenn die spe¬
zifischen Randbedingungen für diese Stoffe zu auswert¬
baren Effekten in ihren ozeanischen Verteilungen führen.
Dies soll im folgenden an drei Beispielen erläutert werden.

, sO und 4He als Indikatorenvon Wasser/Eis -Wechselwirkung

Arbeiten von FOLDVIK et al . (1985 a , b , c) haben gezeigt,
daß eine der Quellen für Bodenwasser im Bereich des
Filchner-Grabens (Abb . 1) zu finden ist . Hier wird durch
Wechselwirkungvon Wasser, das auf dem weiter westlich
gelegenen Schelf entsteht (WSW) , mit den aufschwimmen¬
den Eismassen eine Wassermasse gebildet (sog . Ice Shelf
Water, ISW) , die dann durch Mischung mit WDW zur
Bildung von Bodenwasser führt . ISW entsteht durch
Wechselwirkungdes WSW mit dem Schelfeis, wobei netto
Eis abgeschmolzen wird . Zur Untersuchung dieses Ab¬
schmelzvorgangskönnen Messungen von 180 (s . a . Beitr. 9)
und Helium Beiträge leisten.
Das 180/ 160 -Verhältnis des Niederschlags ist im Bildungs¬
gebiet der Eismassen des Filchner/Ronne -Eisschelfs
gegenüber Meerwasser stark abgereichert . Infolgedessen
wird durch Zumischung von geschmolzenem Eis das
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WEDDELL SEA

Abb. 1: Geographische Lage der im Textverwendeten Stationen.
Der Filchner-Graben befindet sich südlich von Sta¬
tion 298.

iso/wo -Verhältnis des Meerwassers erniedrigt (WEISS
et al 1979 ) . In Abbildung 2a ist diese Erniedrigung bei
einer direkt vor dem Filchner -Eisschelf gelegenen Station
(Abb . 1) unterhalb ca . 300 m Tiefe deutlich erkennbar.
Aus Abbildung 2b geht hervor , daß das maximale Isoto-
pensignal in der gleichen Tiefe (500 m ) zu finden ist wie
das ebenfalls durch die Wechselwirkung mit dem Eis
erzeugte Temperaturminimum . Im Gegensatz zum Tem¬
peratureffekt kann nun das Isotopensignal dazu dienen,
den Schmelzwasseranteil mittels einer einfachen Bilanz¬
überlegung zu bestimmen , da dessen Isotopengehalt

V st 298

0 - 18 [ %o]

Abb. 2 a : ö180 Tiefenprofil von Station 298 (ANT III , Januar-
März 1985 ) . Das Minimum in ca . 450 m Tiefe spiegelt
die Zumischung von ISW wieder (s . Text).

näherungsweise bekannt ist (ca . - 50 % <>) . In Anbetracht
einer 180 - Meßgenauigkeit von 0 .05 % bei 50 % Unter¬
schied zwischen Schelfeis und Meerwasser kann dieser
Anteil sehr empfindlich nachgewiesen werden . Entspre¬
chend kann auch die isotopische Markierung des ISW
gemessen werden , so daß 180 -Daten dazu beitragen können,
die Bedeutung dieser Wassermasse für das in der Weddell-
See insgesamt gebildete Bodenwasser festzustellen.

Wie I80 verleiht auch Helium dem Wasser beim Abschmel¬
zen von Schelfeis eine Markierung , jedoch durch einen
gänzlich anderen Mechanismus . Ausgangspunkt hierfür
ist der Einschluß von Luft in die kontinentalen Eismassen
beim Übergang von Firn zu Eis (Luftgehalt ca . 10 Vol. % ) .
Beim Abschmelzvorgang wird diese Luft in ca . 500 m Tiefe,
d . h . unter hohem Druck , freigesetzt und folglich voll¬
ständig im Wasser gelöst . Dies verursacht besonders für
Luftbestandteile mit geringer Löslichkeit hohe Über¬
schüsse über die Normalwerte , die in etwa einem Lösungs¬
gleichgewicht mit der Atmosphäre entsprechen . Helium
ist wegen seiner sehr niedrigen Löslichkeit (« Helium®37 .5* 10 -3)
günstig , und es zeigt sich , daß die Überhöhung ähnlich
empfindlich meßbar ist , wie dies bei 180 der Fall ist
(SCHLOSSER 1986 ) . Aus Abbildung 2c , dem zu Abbil¬
dung 2a gehörigen Helium -Profil , ist in der Tat zu erken¬
nen , daß in der Tiefe des 180 -Minimums auch ein Helium-
Maximum zu finden ist , das ebenfalls die Lage des ISW-
Kems markiert . Die Heliummarkierung kann in der glei¬
chen Weise wie die des lsO zur Untersuchung des ISW
verwendet werden . Geochemische Unterschiede zwischen
den beiden Stoffen , z . B . Entgasen des Heliumüberschus¬
ses an der Meeresoberfläche oder Unterschiede des l80-
Gehaltes zwischen verschiedenen Eisschelfmassen können
möglicherweise zusätzliche Information ergeben.

pot . temp . [ deg . C]

Abb. 2 b : Zugehöriges Profil der potentiellen Temperatur . Der
Gefrierpunkt bei Atmosphärendruek (ca . - 1.9°C) ist
markiert. Temperaturen unter dem Gefrierpunkt werden
durch Wasser/Eis-Wechselwirkungunter dem Filchner/
Rönne Eisschelf erzeugt (EisschelfwasserISW).
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3He als Parameter zur Abschätung der Tfcansferratevon WDW
in die Deckschicht

Ein wesentlicher Term in der Wärme - und Wasserbilanz
der Weddell -See ist der Transfer von relativ warmem
WDW in das Oberflächenwasser und die daraus resul¬
tierende Abgabe von Wärme an die Atmosphäre beim
Auskühlen der Deckschicht . Dieser Transfer findet im
Winter in Form von konvektiver Zumischung statt . Die
Transferrate kann sowohl auf der Basis von Stoffbilanzen
(z . B . Sauerstoff ; GORDON et al 1984) als auch durch
dynamische Überlegungen (GORDON et al 1977 ) bestimmt
werden . 3He besitzt für Bilanzbetrachtungen der oberflä¬
chennahen Schichten in der Weddell -See günstige Eigen¬
schaften , da der 3He -Gehalt der Quelle recht gut bekannt
ist und der Edelgascharakter im Vergleich zum Sauerstoff
keine Probleme mit möglicher Zehrung mit sich bringt.

Grundlage der Methode ist der Aufbau eines 3He -Über-
schusses in der winterlichen Deckschicht durch Zumi¬
schung von WDW mit hoher ’He -Konzentration (SCHLOS¬
SER et al 1987 ) . Austausch mit der Atmosphäre , der nor¬
malerweise den Aufbau des Überschusses verhindern
würde , wird nämlich durch die Eisbedeckung unterdrückt.
Das zu Ende des Winters vorhandene Signal bleibt im
Winterwasser im wesentlichen erhalten , da sich beim
Abschmelzen der Meereisdecke durch Zumischung des
Schmelzwassers und durch Erwärmung der obersten
Wasserschichten rasch eine stabile Schichtung einstellt,
die vertikale Austauschprozesse unterdrückt . Danach
werden die Charakteristika dieser Wassermasse nur noch
unwesentlich durch diffuse Prozesse verändert.

Beispiele der resultierenden Temperatur - und 3He -Profile
sind in Abbildung 3 dargestellt . Der 3He -Überschuß im
Bereich des WW tritt deutlich hervor . In Abbildung 4

Abb. 2c : He-Tiefenprofil (es ist das Hauptisotop 4He aufgetragen,
3He trägt nur zu ca . 1 ppm bei ) . Das 4He-Maximum
wird durch Lösung der im abschmelzenden Eis enthal¬
tenen Luft unter hohem Druck (ca . 40-60 bar entspre¬
chend einer Wassertiefe von ca . 400-600 m) erzeugt.

st 260400:
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Abb. 3 a : Temperaturprofde (Südsommer ) von Stationen aus der
nordwestlichen Weddell-See (geogr. Lage s . Abb. 1) .
Das Temperaturminimum bei ca . 100 m Tiefe (WW)
ist der Rest der unter der Meereisdecke gebildeten
winterlichen Deckschicht. Die T/S Charakteristika des
Temperaturminimums sind gegenüber denen der winter¬
lichen Deckschicht nur wenig verändert und vermitteln
somit auch unter Sommerbedingungen ein gutes Bild
von der Struktur der oberflächennahen Wassermassen
am Ende der Eisbedeckung.

vn

He- 3 excess [ %]

Abb. 3 b : Zugehörige 3He-Profile . Die 3He-Konzentrationen sind
als %-Abweichung vom Lösungsgleichgewicht ange¬
geben ( Aö3He = (ö3He-ö3Heeq) ; Ö3He : Prozentabwei¬
chung des gemessenen 3He/ 4He-Verhältnissesder Probe
von dem eines Luftstandards; Ö3Heeq ; ö3He-Wert von
Wasser im Lösungsgleichgewicht mit Luft: ca . - 1.8% ) .
Im Gegensatz zu den Temperaturprofilen ist im Bereich
des WW kein Minimum zu erkennen . Der 3He-Über-
schuß im WW (ca . 3 % ) wird durch die Zumischung
von WDW unter der winterlichen Meereisdecke erzeugt
und kann zur Abschätzung der Transferrate von WDW
in die Deckschicht herangezogen werden.

v st 298

200 :

600:

I i I i 1h i ) i I i i i i 1i i i i I

4 . 2 4 . 4 4 .6 4 .8
He- 4 [10E- 8 ccSTP/g]

25



1000 O St
□ st
o St2000

3000

4000;

-o 5000;

C- 14 [% o]

ist für die gleichen Stationen der 3He-Überschuß als
Funktion der potentiellen Temperatur aufgetragen . Aus
dieser Abbildung sind klar zwei Mischungsregime zu er¬
kennen , und zwar zwischen SW und WW bzw. zwischen
WW und WDW . Die Mischungslinien schneiden sich bei
Temperaturen nahe dem Gefrierpunkt . Da dies die Tem¬
peratur der winterlichen Deckschicht ist , kann gefolgert
werden , daß an dieser Stelle die Charakteristika der win¬
terlichen Deckschicht im WW in der Tat gut konserviert
sind. Der im WW beobachtete 3He-Überschuß kann nun
mittels Inventarüberlegungen in den in die winterliche
Deckschicht transferierten WDW -Anteil umgerechnet
werden . Hierzu muß das 3He -Inventar sowohl vor als
auch nach der Bildung der Meereisdecke abgeschätzt wer¬
den . Unter Berücksichtigung der zusätzlichen - allerdings
geringen - Transferrate von WDW durch diffusive Pro¬
zesse über das WW im Südsommer kann die Transfer¬
rate von WDW aus den 3He -Daten bestimmt werden
(SCHLOSSER et al 1987) .
Bei der Anwendung der Methode eigaben sich Raten
(15-35 m/Jahr ) , die gut mit den aus Sauerstoffbilanzen
erhaltenen Werten übereinstimmen . Dies weist darauf hin,
daß Sauerstoff in der oberen Wassersäule ein annähernd
konservatives Verhalten zeigt. Neben 3He und Sauerstoff
können zur Abschätzung der Transferrate von WDW in
das Oberflächenwasser auch noch weitere Spurengase wie
z . B . die Freone oder l4C Verwendung finden. Durch
Vergleich und Konsistenzbetrachtungen lassen sich dann
auch mögliche systematische Fehler wie eine Gasdurch¬
lässigkeit der winterlichen Eisdecke, die für die verschie¬
denen Gase unterschiedlich stark eingeht , feststellen und
eliminieren . Der wesentliche Wert der Gasbilanzmetho¬
dik liegt wohl darin , daß sie die Winterverhältnisse in den
Südsommer hinein konserviert und daß sie es gestattet,
mit relativ geringem Stations- und Meßaufwand über die
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Abb. 4 : ö3He/Temperatur -Plot. Aus der Extrapolation der
Mischungslinien kann der 3He -Überschuß der winter¬
lichen Deckschicht (ca . 3 %) abgeschätzt werden (siehe
Text) , Der Gefrierpunkt bei Atmosphärendruck ist
markiert.

Abb , 5 : 14C-Tiefenproftle von Stationen aus der zentralen
Weddell-See . Wesentliche Merkmale der I4C-Verteilung
sind sehr niedrige A 14C-Werte im Oberflächenwasser
(atmosphärisches 14C lag zum Zeitpunkt der Proben¬
nahme bei Werten von ca. +200%«) , ein schwaches
intermediäres Maximum in Tiefen von ca . 1500 m und
ein nur geringfügigesAnsteigen der i4C -Konzentrationen
im Bodenwasser. Diese Verteilungzeigt, daß die Weddell-
See nur eine untergeordnete Rolle für die Aufnahme
von 14C in das Tiefenwasser des Weltmeeres spielt
( s . Text).

sicherlich erhebliche regionale Variabilitätder Transferrate
zu mittein , wenn nur das Gebiet angemessen mit Statio¬
nen überdeckt werden kann . Es stehen inzwischen Daten¬
sätze zur Verfügung, mit denen eine solche Mittelung
zumindest im Ansatz möglich sein wird.

l4C-Messungen in der Weddell-See : globale und regionale
Aspekte

54C-Messungen in der Weddell-See sind sowohl von regio¬
naler als auch von globaler Bedeutung . Regional können
l4C-Messungen zum Studium der obengenannten ozeano-
graphischen Prozesse und des Austauschs Atmosphäre/
Ozean herangezogen werden . Globale Bedeutung besitzen
die 14C -Messungen durch die Tatsache, daß die Weddell-
See eines der wichtigsten Quellgebiete für die Tiefenwas-
seremeuerung des Weltozeans darstellt, und 14C der
Spurenstoff ist , der bisher die meiste Informationen über
die Zeitskalen der Tiefenwasserzirkulation erbracht hat
(siehe z . B , BROECKER, 1981 ; BROECKER u . PENG
1982 ; STUIVER et al . 1983 ; SCHLITZER 1987) . Um
jedoch die im tiefen Ozean gemessenen 14C-Verteilungen
richtig interpretieren zu können , muß die 14C-Konzentra-
tion im jeweiligen Bildungsgebiet, in dem die ’14C -Uhr’
gestellt wird , bekannt sein. Zu diesem Punkt gibt es für
das Gebiet der Weddell-See noch eine Datenlücke , die
wir mit unseren Untersuchungen schließen wollen.
Erste Messungen aus der zentralen und nordwestlichen
Weddell-See zeigen insbesondere zwei auffallende Struk¬
turen in der 14C -Verteilung: Im Vergleich zu anderen
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Gebieten des Ozeans sind die 14C -Konzentrationen in der
Oberfläche (« - 80% <> im A 14C bei einem atmospärischen
Pegel von ca . 200 % o ) extrem niedrig und ihre Verteilung
ist in Tiefen unterhalb von ca . 300 m , bis auf ein schwach
ausgeprägtes Minimum bei ca . 1500 m (Abb . 5) , fast homo¬
gen . Die niedrige Oberflächenkonzentration ist durch den
im Südwinter unterdrückten Austausch mit der Atmo¬
sphäre und die kurze mittlere Verweilzeitdes Oberflächen¬
wassers bedingt . Beide Faktoren zusammen verhindern
eine Einstellung des Gleichgewichtes, was selbst beim
Fehlen einer Eisbedeckung eine Einstellzeit von größen¬
ordnungsmäßig 5 Jahren beanspruchen würde . Die gemes¬
senen Werte können verwendet werden , um Modellvor¬
stellungen über die Zirkulation der oberflächennahen
Wassersäule und deren Austausch mit der Atmosphäre
zu überprüfen (SCHLOSSER et al . 1989 ) . Die Homogeni¬
tät in der Tiefe ist eine Folge der relativ hohen Boden¬
wasserbildungsrate und des entsprechend hohen Wasser¬
durchsatzes dieser Schichten . Die Tatsache, daß ein schwa¬
ches Minimum in 1500 m Tiefe auftritt , scheint darauf
hinzuweisen , daß unterhalb dieser Tiefe im wesentlichen
nur der Bodenwasserbereich durch die Tiefenwasserbil¬
dung gespeist wird . Eine erhebliche Zufuhr von Wasser
in dazwischenliegende Schichten sollte sich nämlich durch
veränderte 14C-Konzentrationen bemerkbar machen , falls
solches Wasser nicht zufällig in seinem 14C -Gehalt genau
auf das gemessene Tiefenprofd paßt . Wenn die hier
gegebene Interpretation zutrifft , ließe sich der ,4C -Kon-
zentrationsabfall zwischen Boden und 1500 m als radio¬
aktiver Zerfall deuten , so daß wiederum eine Abschätzung
des mittleren Alters auf der Basis eines Vergleichs mit den
Verteilungen anderer Parameter (u . a . Salzgehalt, Tem¬
peratur , 39Ar , Tritium , 3He ) möglich wäre.
Die genannten niedrigen 14C -Konzentrationen im WSBW
bedeuten , daß die ’14C -Uhr ’ der südlichen Komponente
des Tiefenwassers des Weltmeeres nicht mit dem Alter
Null, sondern mit einem erheblichen Anfangsalter (forma¬
les Alter : « 1200 - 1300 Jahre) gestartet wird . Dies muß
bei der Umsetzung von gemessenen l4 C-Verteilungen in
Alter von Wassermassen berücksichtigt werden , um nicht
zu völlig falschen Vorstellungen über die Zeitskalen der
Tiefenwasseremeuerung des Weltmeeres zu gelangen
(BROECKER u . PENG 1982 ) . Die quantitative Auswer¬
tung der 14C-Daten sollte auch Aussagen über die Rolle
der Weddell-See bei der Aufnahme von anthropogenem
C0 2 durch die Ozeane erlauben.

4 Ausblick

Die vorgestellten Ergebnisse stammen aus laufenden
Untersuchungen , bei denen noch nicht einmal die Daten¬
akkumulationsphase abgeschlossen ist . Schon jetzt zeich¬
nen sich aber klare Aussagen ab , welche die Ergebnisse
der klassischen Ozeanographie ergänzen . Erweiterte Aus¬
sagen können von unseren noch zu bearbeitenden Tritium¬
messungen , von Freonmessungen (US -Arbeitsgruppen) ,
sowie von den 39Ar-Messungen (Universität Bern) erhofft
werden . Eine Verfeinerung der Aussagen erwarten wir
außerdem von der Modellauswertung der Spurenstoff¬
daten , die ebenfalls erst begonnen hat . Die bisherigen

Ergebnisse zeigen auch Datenlücken auf; insbesondere
im Bereich der Schelfgebiete, die zur Bodenwasserbildung
der Weddell-See beitragen , ist eine gezielte Beprobung
noch dringend erforderlich.

Literatur

BROECKER, W. S . ,1981 : Geochemical Tracers and Ocean Circu-
lation. In : Evolution in Physical Oceanography (Scientific
Surveys in Honor of Henry Stommel) , Editors : Bmce A.
Warren and Carl Wunsch S . 434-460 , MIT Press, Cambridge,
Massachusetts.

BROECKER, W . S . u . T . H . PENG , 1982 : Tracers in the Sea.
Lamont-Doherty GeologicalObservatory, Columbia University,
Palisades, New York, 690 S.

CARMACK, E . C . u . T . D . FOSTER, 1975 : On the flow of water
out of the Weddell Sea. Deep-Sea Res . , 22 , S . 711 - 724.

FOLDVIK, A . ; T . GAMMELSROD u . T . TORRESEN, 1985 a:
Physical oceanography studies in the Weddell Sea during the
Norwegian Antarctic Research Expedition 1978/79 . Polar
Research, 3 , S . 195-207.

FOLDVIK, A . ; T . GAMMELSROD u . T . TORRESEN, 1985 b:
Hydrographie observations from the Weddell Sea during the
Norwegian Antarctic Research Expedition 1976/77 . Polar
Research, 3 , S . 177- 193.

FOLDVIK, A. ; T . TORRESEN; N . SLOTSVIK, 1985 c : Oceano-
graphic conditions on the Weddell Sea Shelf during the German
Antarctic Expedition 1979/80 . Polar Research, 3 , S . 209-226.

FOSTER , T . D . u . E . C . CARMACK, 1976 : Frontal zone mixing
and Antarctic Bottom Water formation in the Southern Wed¬
dell Sea . Deep-Sea Res . , 23 , S . 301 -317.

GORDON , A. L . u . B . HUBER, 1984 : Thermohaline stratification
below the Southern Ocean sea ice . J . Geophys . Res. , 89,
S . 641 -648.

GORDON , A. L . ; C . T . A. CHEN u . W. G . METCALF , 1984:
Winter mixed layer entrainment of Weddell Deep Water.
J . Geophys. Res . , 89, S . 637-640.

GORDON , A. L . ; H . W . TAYLOR u . D . T . GEORGI , 1977:
Antarctic oceanographic zonation . In : Polar Oceans - Procee-
dings of Polar Oceans Conference , May 1974 , Montreal , Canada,
Editor : M. J . Dunnbar , Arctic Institute of North America, 1977.

ROETHER W. u . M . RHEIN , im Druck : Chemical tracers in
the ocean , in : Landolt-Bömstein , Neue Serie, Gruppe V,
Band 3 b (Herausg. J . Sündermann ) , Kap . 4 .3.

SCHLITZER, R. , 1987 : Renewal rates of East Atlantic deep
water estimated by inversion of 14C data. J . Geophys . Res . , 92,
S . 2953-2969.

SCHLOSSER, P . , 1986 : Helium : a new tracer in antarctic Oceano¬
graphy. Nature , 321 , S . 233-235.

SCHLOSSER, P . ; W. ROETHER u . G . ROHARDT , 1987 . 3He
balance of the upper layers of the northwestem Weddell Sea.
Deep-Sea Res. , 34 , S . 365-377.

SCHLOSSER, P. ; B . KROMER; R. BAYER u . K. O . Münnich,
1988 . 14C profiles in the Weddell Sea, submitted to Radio¬
carbon.

STUIVER, M . ; P. D . QUAY and H . G . ÖSTLUND , 1983 : Abyssal
water carbon- 14 distribution and the age of the worlds oceans.
Science, 219 , S . 849-851,

WEISS, R. ; G . ÖSTLUND u . H . CRAIG , 1979 . Geochemical
studies of the Weddell Sea. Deep-Sea Res. , 26 , S . 1093 - 1120.

27



P . LEMKE

Modellierung des Meereises und der ozeanischen
Deckschicht im Weddellmeer

1 Einleitung

Meereis spielt im Klimageschehen eine wichtige Rolle , Die
Verteilung von Meereis und offenem Wasser in polaren
Breiten und das saisonal produzierte oder geschmolzene
Meereis haben einen bedeutenden Einfluß nicht nur auf die
atmosphärische sondern auch auf die ozeanische Zirkula¬
tion . Der Grund für diesen Einfluß ist die Tatsache , daß das
Meereis durch seine hohe Albedo und seine isolierenden
Eigenschaften die Strahlungsbilanz und den Austausch von
Wärme und Impuls zwischen Ozean und Atmosphäre
modifiziert . Die Veränderungen dieser Flüsse an der Meeres¬
oberfläche haben eine große Wirkung auf die Dynamik der
ozeanischen Deckschicht In den Regionen , in denen die ozea¬
nische Schichtung nur schwach stabil ist , wie z. B. im südlichen
Weddellmeer , wird durch Abkühlung und den Salzausstoß
beim Gefrieren des Meereises (Meereis hat nur einen Salzge¬
halt von etwa 5%o ) Tiefen - und Bodenwasser gebildet , das die
Zirkulation des tiefen Ozeans beeinflußt.

Die Treibeisgrenze wird durch zwei wesentliche Prozesse
bestimmt : die Thermodynamik , die das Anwachsen und das
Abschmelzen steuert , und die Dynamik , die die Bewegung
der Eisschollen bestimmt . Die Meereisbewegung (-triff) wird
durch den Windschub , die Meeresströmungen , die Coriolis¬
kraft , die Neigung der Meeresoberfläche und durch die Defor¬
mation des Meereises als plastischer Festkörper kontrolliert.
Schmelzen und Gefrieren hingegen hängen von der Strah¬
lungsbilanz der Meeresoberfläche und dem Wärmeaustausch
zwischen Atmosphäre und Ozean ab , wobei die Oberflächen¬
eigenschaften wiederum durch die sich bewegende Treibeis¬
grenze verändert werden.

Zu Beginn der Klimamodellierung berücksichtigte man
bezüglich des Meereises nur thermodynamische Prozesse,
laterale Bewegungen wurden nicht zugelassen . In einem
thermodynamischen Modell ziehen folglich Veränderung
des Treibeises nur vertikale Salz - oder Süßwasserflüsse im
Ozean nach sich.

In der Natur bewegt sich das Meereis im allgemeinen : Es
entsteht an einem Ort und schmilzt meistens an einer ande¬
ren Stelle . Diese Meereistrift ist insofern von Bedeutung , als
mit der Eisbewegung eine laterale Umverteilung von Salz,
Süßwasser und Wärme verbunden ist . Die Bewegung des
Meereises läßt sich aus der Impulsbilanz bestimmen , in der
die Deformationskräfte des Treibeises neben den Scher¬
kräften am Ober - und Unterrand und der Corioliskraft eine
bedeutende Rolle spielen können . Die Art und Weise wie
das Meereis auf die von außen angreifenden Kräfte durch
Deformation reagiert , und wie man diesen Vorgang mit
Hilfe von Rheologiekonzepten passend beschreibt , wird zur
Zeit empirisch und theoretisch untersucht.

Das am weitesten entwickelte dynamische Meereismodell,
das zur Zeit für Klimauntersuchungen zur Verfügung steht,
hat HIBLER ( 1979 ) vorgestellt . Es behandelt das Meereis als

plastischen Festkörper . Rechnungen wurden mit diesem
Ansatz u . a . für den Arktischen Ozean mit vorgeschriebener
Deckschichttiefe (HIBLER 1979 ) und gekoppelt mit einem
ozeanischen Zirkulationsmodell (HIBLER u . BRYAN
1987) vorgenommen . Das antarktische Meereis wurde bis¬
her in einer Version mit konstanter Deckschichttiefe im
Bereich des Weddellmeeres (HIBLER u . ACKLEY 1983;
HIBLER 1984 ) behandelt . Im folgenden sollen darüber hin-
ausgehende Untersuchungen diskutiert werden , die bei
einer Kopplung des Ilibler -Modells mit einem prognosti¬
schen Deckschicht -Sprungschicht -Ansatz unter verschiede¬
nen Randbedingungen im Weddellmeer vorgenommen
wurden . Dabei soll u . a , erkundet werden , wie die Ergeb¬
nisse von der internen Dynamik des Meereises und von
einer Schneedecke abhängen . Eine ausführliche Darstel¬
lung dieser Studien findet man bei LEMKE et al . (1989) und
OWENS und LEMKE (1989 ) .

2 Das Modell

2.1 Meereis

Das HIBLER -Modell beruht auf den Bilanzen der thermi¬
schen Energie , des Impulses und der Meereismasse . Es
erlaubt die Berechnung der Meereiskonzentration (Bedek-
kungsgrad ) , der Geschwindigkeit und der Dicke . Der
thermodynamische Teil des Modells wurde von SEMTNER
(1976) übernommen und , ähnlich wie von PARKINSON
und WASHINGTON ( 1979 ) ,leicht modifiziert . Die Impuls¬
bilanz berücksichtigt lokale zeitliche Änderungen , die
Coriolis -Kraft , die Schubspannungen von Meeresströmung
und Wind an der Eisunter - bzw . -Oberseite , die Neigung
der Meeresoberfläche und die inneren Spannungen des
Meereises , die durch einen Spannungstensor dargestellt
werden.

Der Spannungstensor ist über eine Rheologiefunktion mit
der zeitlichen Ableitung des Deformationstensors verbun¬
den , die wiederum durch die horizontalen Gradienten des
Geschwindigkeitsfeldes gegeben ist . Die von HIBLER
(1979 ) benutzte Rheologie betrachtet das Meereis als zwei¬
dimensionales plastisches Kontinuum , das durch zwei
wesentliche Parameter bestimmt wird : die Bruch -Grenze,
bei der das Meereis plastisch wird und sich komprimieren
läßt (d . h . das Eis wird durch Übereinanderschieben dicker ),
und das Verhältnis von Volumen - zu Scherviskosität (bulk
and shear viscosity ) . Die Bruchgrenze hängt dabei linear
von der Dicke und exponentiell von der Konzentration des
Meereises ab . Aufgrund dieses Konzeptes wird die zeitliche
Entwicklung der Eisbedeckung (Dicke und Konzentration)
nicht nur durch thermodynamische Prozesse sondern auch
durch die Dynamik des Meereises (Advektion und Defor¬
mation ) bestimmt.

Für die nachfolgenden numerischen Experimente , die den
Bereich des Weddellmeeres betreffen , wurden die atmo-
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sphärischen und ozeanischen Randbedingungen (Lufttem¬
peratur , Wind , Ozeanströmungen ) von HIBLER und
ACKLEY (1983) übernommen . Die atmosphärischen
Daten bestehen im wesentlichen aus den australischen
Analysen der FGGE -Beobachtungen von 1979. Das
Modell -Gitter ist in Abbildung 1 gezeigt , während wir hin¬
sichtlich weiterer Einzelheiten des Modells auf HIBLER
(1979 ) verweisen.

SOW 40W 20 w

Abb . 1: Modellgitter für das Weddellmeer (aus HIBLER und
ACKLEY 1983 ) .

2.2 Deckschicht - Sprongschicht-Modeil

In den Arbeiten von HIBLER und ACKLEY (1983 ) und
HIBLER (1984) über das Treibeis im Weddelmeer wurde
der Ozean durch eine Deckschicht mit konstanter Tiefe dar¬
gestellt , die vom tiefen Ozean einen vorgeschriebenen Wär¬
mefluß erhält . Hier soll nun das eindimensionale Deck¬
schicht - Sprungschicht - Modell von LEMKE (1987,1988)
an das HIBLER - Meereismodell gekoppelt und der vertika¬
le ozeanische Wärmefluß prognostisch bestimmt werden.

i 400
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Abb . 3 : Meereisausdehnung und -volumen für den Standardlauf
(dünne durchgezogene Linien ) und das Experiment mit
konstanter Deckschichttiefe für einen ozeanischen
Wärmefluß von 20 W/m 2 (gestrichelt ) und 2 W/m 2
(gepunktet ) . Ebenfalls gezeigt sind die Beobachtungen
der Eisbedeckung (dicke durchgezogene Linie ).

SUMMER

Abb . 2 : Vertikale Stmktur des Deckschicht -Sprungschicht -Mo-
dells.

Die vertikale Struktur des Deckschicht -Sprungschicht-
Modells ist in Abbildung 2 dargestellt . Temperatur und
Salzgehalt sind in der Deckschicht konstant und haben in
der darunterliegenden Sprungschicht einen exponentiellen
Verlauf . Diese Profile verändern sich mit der Zeit . Die prog¬
nostischen Variablen sind Deckschichttemperatur T und -Salz¬
gehalt S , die Deckschichttiefe h und die exponentiellen Ska¬
lentiefen der Thermokline dx und der Halokline ds . Die
Temperatur T b und der Salzgehalt Sb des tiefen Ozeans wer¬
den als vorgegebene konstante Randbedingungen betrachtet.

Die prognostischen Gleichungen für diese Variablen folgen
aus der Erhaltung von Wärme und Salz , aus der Bilanz der
potentiellen Energie und aus einer Parameterisierung der
Salz - und Wärmeflüsse am unteren Rand der Deckschicht.
Weil durch die Meereisbewegung horizontale Salz - bzw.
Süßwassertransporte stattfmden,wird in der Salzbilanzglei¬
chung ein zusätzlicher Term eingeführt , der den Oberflä¬
chensalzgehalt mit einer Zeitkonstanten von einem Jahr an
die Beobachtungen koppelt . Dieser Term stellt eine grobe
Näherung der horizontalen Advektion dar , die im Deck¬
schichtmodell nicht enthalten ist.
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MEAN SEPTEMBER ICE VELOCITIES ICE THICKNESS

CONTOURINTERVAL: 0 . 25

Abb. 4 : Mittlere Triebeisgeschwindigkeit im September (Stan- Abb. 5 : Meereisdicke am 6 . Oktober (Standardlauf),
dardlauf) -
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MIXED LAYER DEPTH

CONTOUR INTERVAL: 10 m

SEPTEMBER - AVERAGE OCEANIC HEAT FLUX

CONTOUR INTERVAL: 2 W/m'

Abb. 6 : Deckschichttiefe am 6 . Oktober (Standardlauf) . Abb. 7 : Mittlerer vertikaler ozeanischer Wärmefluß im Septem¬
ber (Standardlauf).

MIXED LAYER SALINITY

CONTOUR INTERVAL: 0 .2 ppt

NET ICE PRODUCTION

CONTOUR INTERVAL: 0.5 m

Abb. 8 : Netto -Gefrierrate (Standardlauf) . Positive Werte bedeu - Abb. 9 : Oberflächen-Salzgehalt am 6. Oktober (Standardlauf) ,
ten , daß über ein Jahr gemittelt mehr Eis produziert als
geschmolzen wird.
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3 Ergebnisse

3 .1 Standard Experiment

Initialisiert wurde das Modell mit typischen Bedingungen
des Spätwinters. Die Integrationszeiten betrugen für jeden
Lauf 5 Jahre.
Die Ergebnisse des fünften Jahres werden im folgenden dis¬
kutiert . Der modellierte Jahresgang der eisbedeckten
Fläche im Weddellmeer für den Standard -Lauf ist in Abbil¬
dung 3 (oben , dünne durchgezogene Linie) zusammen mit
den Beobachtungen (dicke Linie) des Jahres 1979 darge¬
stellt. Die Übereinstimmung ist recht gut , sie hätte durch
Optimierung der Modellparameter noch verbessert werden
können . Eine derartige Maßnahme erscheint aber ohne ein
Schneemodell und ohne die ozeanische Zirkulation nicht
sinnvoll. Das gesamte Eisvolumen im Modellgitter (Abb. 3
unten ) ist im Winter etwa viermal so groß wie im Sommer.
Die Wechselwirkung zwischen dem Meereis und dem
Ozean wird wesentlich von dem vertikalen Entrainment-
Wärmefluß durch den unteren Rand der Deckschicht
geprägt. Eine Analyse des zeitlichen Verlaufs ergibt für den
ozeanischen Wärmefluß im Gegensatz zum atmosphäri¬
schen Antrieb der Eisbildung keinen ausgeprägten Jahres¬
gang. Nähere Betrachtungen zeigen, daß die Entrainment-
Flüsse im Sommer vornehmlich durch die zeitlichen
Schwankungen der Meereistrift ( = kinetischer Energieein¬
trag ) und im Winter durch salineKonvektion hervorgerufen
werden.

Die Meereisgeschwindigkeit im Winter (Abb . 4) zeigt den
wohlbekannten Weddell-Wirbel , der das im Süden gebil¬
dete Eis erst nach Norden und dann nach Osten transpor¬
tiert , so daß es schließlich an der Treibeisgrenze im Nord¬
osten des Weddellmeeres geschmolzen wird . Gemäß die¬
sem Geschwindigkeitsfeld ist die Meereisdicke (Abb . 5) im
Süden gering (divergente Strömung ) und an der westlichen
Begrenzung (Antarktische Halbinsel) groß . Im divergenten
Strömungsbereich insbesondere in der Küstenzone sind die
Gefrierraten besonders hoch , und durch den Salzausstoß
findet dort eine starke ozeanische Konvektion statt . Daher

iiii I 1 l- i - 1 £ L

ICE THICKNESS

CONTOUR INTERVAL: 0 . 25 m

Abb. 10 : Meereisdicke am 6 . Oktober (thermodynamisches Mo¬
dell ).

zeigt die Deckschicht im Winter in dieser Region die größ¬
ten Tiefen (bis zu 270 m , Abb . 6).
Die geographische Verteilung des vertikalen ozeanischen
Wärmeflusses im Winter (gemittelt über den Monat Sep¬
tember) ist in Abbildung 7 gezeigt. Im größten Bereich des
Gitters liegen die Werte bei 2 W/nF , aber an der Treibeis¬
grenze und im Süden des Weddellmeeres , wo die Entrain-
ment -Raten am größten sind, reichen sie bis zu 14W/m2.
Die charakteristischen Eigenschaften des Geschwindig¬
keitsfeldes findet man auch in der geographischen Vertei¬
lung der jährlichen Netto -Gefrierrate wieder (Abb. 8) . Im
südlichen Teil des Weddellmeereswerden pro Jahr bis zu 3 m
Eis mehr produziertals geschmolzen. DieserÜberschuß wird
durch den Weddell Wirbel nach Nordosten an die Treib¬
eisgrenze transportiert , wo er schmilzt. Dieser Eistrans-
port stellt einen horizontalen Süßwassertransport dar, der
sich auch im Oberflächen-Salzgehalt (Abb . 9) durch ein aus¬
geprägtes Minimum an der Winter-Treibeisgrenze im
Nordosten des Weddellmeeres und ein Maximum im
Süden widerspiegelt.

3.2 Vergleich mit konstanter Deckschichttiefe

In einem Experiment mit konstanter Deckschichttiefe
(h = 30 m) bleiben Temperatur und Salzgehalt weiterhin
prognostische Größen . Diese Rechnungen entsprechen
denen von HIBLER und ACKLEY (1983) . Da es kein En-
trainment gibt, wird der vertikale ozeanische Wärmefluß
durch eine konstante Zufuhr von 2 oder 20 W/m 2 darge¬
stellt. Diese Zahlen entsprechen dem Bereich der in der
Literatur bisher benutzten Werte.
Die Ergebnisse zeigen, daß die geographischen Muster der
Eis - und Ozeanvariablen (bis auf die Deckschichttiefe) den
Mustern des Standardlaufs ähneln . Aber die Jahresgänge
der Ausdehnung und des Volumens sind unterschiedlich
(gestrichelte und gepunktete Linien in Abb. 3) . Es ist
ersichtlich, daß ein ozeanischer Wärmefluß von 20 W/m 2
zu wenig Eis im Sommer zur Folge hat . Auch das Eisvolu¬
men ist drastisch reduziert verglichen mit dem Standard-
Experiment . Ein Wert von 2 W/m 2 kommt dem Standard-
Lauf und den Beobachtungen am nächsten . Tatsächlich
liegt der jährlich gemittelte Entrainment- Wärmefluß des
Standardmodells bei 3 .26 W/m 2. Aus Abbildung 3 wirdwei¬
terhin deutlich , daß das Maximum der Eisausdehnung , aber
auch des Volumens , bei konstanter Deckschichttiefe etwa
30 Tage früher erreicht wird als im Standard-Lauf. Diese
Phasenverzögerung ist typischfür das prognostische Modell
mit der exponentiellen Pyknokline.

33 Vernachlässigung der Meereisdynamik

In einem weiteren Experiment werden die Meereisge¬
schwindigkeit in den Bilanzgleichungen der Meereismasse
und -konzentration vernachlässigt und nur thermodyna¬
mische Prozesse berücksichtigt. Die Erzeugung turbulenter
kinetischer Energie in der Deckschicht wird durch eine
Konstante dargestellt, die einer Meereisgeschwindigkeit
von 0 .1 m/s entspricht.
Die Resultate zeigen, daß die Jahresgangsamplituden der
Ausdehnung und des Volumens im thermodynamischen
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Modell nur etwa halb so groß wie im Standardlauf sind. Im
thermodynamischen Modell ist die Sommer -Meereisaus¬
dehnung größer , die Winter -Ausdehnung dagegen kleiner.
Das Volumen zeigt eine deutliche Vergrößerung während
des ganzen Jahres . Das geographische Muster der Meereis¬
dicke im thermodynamischen Lauf (Abb . 10) gleicht dem
der thermodynamischen Anregung durch die Atmosphäre
(Lufttemperatur ) , d . h . die größten Dicken erscheinen im
Süden des Weddellmeeres . Im allgemeinen ist die Dicke
etwa 1 m größer als im Standardexperiment . Die Deck¬
schichttiefe ist durch die geringeren Gefrierraten - das dik-
kere Eis wirkt als Isolator - im Süden des Weddellmeeres
deutlich kleiner und erreicht dort im Winter nur eine Tiefe
von 80 m . Durch die geringeren Vertiefungsraten reduziert
sich der vertikale ozeanische Wärmefluß auf ein Drittel des
Standardwertes . Die Netto -Gefrierrate ist vernachlässigbar,
wie es für ein thermodynamisches Modell, das einen zyklo-
stationären Zustand erreicht hat , auch sein sollte. Der Salz¬
gehalt hat demzufolge auch kein ausgeprägtes Minimum an
der Treibeisgrenze.

3 .4 Paläoklima-Experimente

In diesem Kapitel sollen die von LEMKE (1987 ) vorgenom¬
menen Experimente diskutiert werden , um den Effekt der
Meereisdynamik zu untersuchen . Folgende Experimente
wurden durchgeführt:
1 . Die Temperatur des tiefen Ozeans Tb wurde überall

gleich 0 °C gesetzt.
2 . Die solare Einstrahlung wurde um 10% reduziert.
3 . Die Lufttemperatur wurde überall um 2 ° C verringert.
4 . Alle drei Änderungen der Randbedingungen wurden

gleichzeitig eingeführt.
Die Ergebnisse machen deutlich , daß der Unterschied zum
Standardlauf von Experiment 1 bis Experiment 4 stetig
zunimmt . Eine 10% ige Reduktion der solaren Einstrahlung
erzeugt mehr Meereis als ein kalter tiefer Ozean , und eine
Reduktion der Lufttemperatur um 2 °C führt zu noch mehr
Eis . Ein weiteres Experiment mit einem erhöhten Süßwas¬
serfluß (schmelzende Eisschilde) zeigt ähnliche Resultate
wie das Experiment 1 mit dem kalten , tiefen Ozean . Das
Experiment 4 ergibt eine um 20% vergrößerte Treibeis¬
fläche verglichen mit dem Standardlauf.
Im allgemeinen reagiert das dynamische Meereismodell
weniger empfindlich auf veränderte Randbedingungen als
das einfache thermodynamische Modell von LEMKE
(1987 ) . Diese geringere Sensitivität des dynamischen Meer¬
eismodells kann durch die spezifische Wechselwirkungder
Dynamik mit der Thermodynamik erklärt werden . In einer
Region, wo die Thermodynamik durch Abschmelzen die
Meereisdicke verringert , kann das Eis einer Kompression
weniger Widerstand entgegensetzen und leichter zusam¬
mengeschoben werden . Folglich sorgt die Dynamik bei
günstigen Bedingungen für eine Vergrößerung der Eisdicke.
In einer Region , wo die Dynamik - durch divergente Meer¬
eistrift - eine Verringerung der Eisbedeckung bewirkt,
kann die Thermodynamik unter günstigen Bedingungen
durch größere Gefrierraten (die isolierende Wirkung der
Eisdecke wird ja geringer) die Meereisdicke wieder vergrö¬
ßern . Diese negative Rückkopplung erhöht die Stabilitätdes
dynamischen Modells.

Julian Day

Abb. 11 : Meereisausdehnung und -volumen für den Standardlauf
(durchgezogene Linie) und das Experiment mit der pro¬
gnostischen Schneeschicht (gestrichelt) . Gezeigt ist
außerdem das Schneevolumen im Modellgitter ( unten) .

з .5 Schnee -Experiment

Im Hibler-Meereismodell wird Schnee nicht explizit
berücksichtigt. Daher wurde für das Schnee-Experiment
eine prognostische Schneeschicht nach PARKINSON und
WASHINGTON (1979 ) in das Modell eingebaut (OWENS
и . LEMKE 1989 ) . Der Schnee wird mit dem Eis transpor¬
tiert , er wird bei Wärmeüberschuß geschmolzen und durch
den Niederschlag (gewichtet mit der Treibeiskonzentration
- der Rest fällt als Regen in den eisfreien Teil des Gitters)
aufgebaut , wenn die Lufttemperatur unter dem Gefrier¬
punkt liegt.
Die Jahresgänge der Meereisausdehnung und des Volu¬
mens des Schnee-Experiments sind in Abbildung 11 (gestri-
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chelt) zusammen mit dem Standardlauf {durchgezogen)
gezeigt. Die Phasen der Jahresgänge werden durch den
Schnee nicht modifiziert. Die Ausdehnung des Eises ist im
Winter nur wenig reduziert , aber im Sommer ist sie deutlich
geringer. Das Eisvolumen verringert sich im Winter um
25% und im Sommer um 50% . Die isolierenden Eigenschaf¬
ten des Schnees setzen also die Gefrierraten erheblich
herab , sodaß die Meereismasse deutlich geringer als im
Standardlauf ist. Der Jahresgang des Schneevolumens ist
auch in Abbildung 11 dargestellt.
Die Geschwindigkeit des Meereises wird durch die Anwe¬
senheit der Schneedecke nicht modifiziert. Die Eisdicke
wird aber um etwa 0 .5 m reduziert . Die Deckschichttiefe
ändert sich nur unwesentlich, und derjährliche über die Eis¬
fläche gemittelte ozeanische Wärmefluß wird von
3 .26 W/m 2 auf 2 .84 W/m 2 reduziert . Die Netto -Gefrierrate
im Süden des Gitters ist um 0.8 m/Jahr (25%) kleiner als der
Standardwert . Dadurch sind im Schnee-Experiment auch
die horizontalen Salzgehaltsunterschiede geringer.

4 Zusammenfassung

Experimente mit einem gekoppelten Meereis-Deckschicht-
Modell im Weddellmeer zeigen den bekannten Weddell-
Wirbel in der Meereis-Trift mit einer divergenten Strömung
und daher dünnem Eis , großen Gefrierraten , einem hohen
Salzgehalt und einer tiefen Deckschicht im Süden in der
Nähe der Schelfeiskante.
Die Resultate zeigen , daß der ozeanische Wärmefluß in die
Deckschicht nicht konstant ist, sondern ausgeprägte zeit¬
liche und räumliche Variationen aufweist. Die größten
Werte findet man an der Treibeiskante und im Bereich der
divergenten Meereistrift , wo auch die Vertiefungsrate der
Deckschicht im Winter am größten sind. Im Sommer wer¬
den relativ große Entrainmentflüsse durch kurzzeitige
Variationen der Schubspannung durch Wind und Eistrift
erzeugt.
Experimente mit einem zusätzlichen Schneemodell erga¬

ben , das eine Schneedecke die Gefrierraten durch ihre iso¬
lierende Wirkung deutlich reduziert und daher dünneres
Meereis zur Folge hat.
Die Untersuchungen zeigten eine deutliche Modifikation
der vertikalen Wärme - und Salzflüssedurch die Meereisdy¬
namik. Das dynamische Modell reagiert durch das spezi¬
fische Verhalten des Meereises als plastischer Festkörper
und durch die Wechselwirkung zwischen Dynamik und
Thermodynamik weniger empfindlich auf Änderungen der
ozeanischen und atmosphärischen Randbedingungen als
das rein thermodynamische Modell.
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P. SPETH

Die Allgemeine Atmosphärische Zirkulation im Bereich
der Antarktis

1 Einleitung

Die Sonne stellt den Hauptantriebsmotor für atmosphäri¬
sche und ozeanische Bewegungen dar. Durch kurzwellige
Einstrahlung wird im System Erde-Atmospäre in niedrigen
Breiten mehr Energie absorbiert als in mittleren und höhe¬
ren Breiten. Durch langwellige Ausstrahlung in den Welt¬
raum geht dem System jedoch wieder Energie verloren,
so daß im Jahresmittel zwischen ca . 32°N und ca . 32° S das
System Erde-Atmosphäre insgesamt Energie gewinnt und
polwärts davon Energie verliert. Ein Ausgleich zwischen
den Gebieten mit Energieüberschuß und mit Energiedefi¬

zit wird durch meridionale Energietransporte hervorgeru¬
fen , wodurch man im langjährigen Mittel weder eine Er¬
wärmung noch eine Abkühlung im System Erde-Atmo¬
sphäre findet. Arktis und Antarktis üben in diesem grund¬
legenden thermodynamischen Sinne dieselben Funktionen
aus : beide Regionen wirken als Energiesenken . Unter
diesem Gesichtspunkt würde man also in der Antarktis
ähnliche Klimabedingungen erwarten wie in der Arktis.
Offensichtlich ist dies jedoch nicht der Fall, denn die
Lufttemperaturen der Antarktis sind zu jeder Jahreszeit
wesentlich tiefer als zur entsprechenden Jahreszeit in der
Arktis . Dies ist der Fall , obwohl die Erde während des
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Abb . 1: Prozentuale Verteilung von
Land und Ozean für 5° -
Breitenkreiszonen in der
Süd - und Nordhalbkugel.
Aus : TAALJARD 1972.

antarktischen Sommers der Sonne näher ist als im arkti¬
schen Sommer . Folglich erhält die antarktische Atmosphäre
im südlichen Hochsommer ca . 7 % mehr Sonnenenergie
als die arktische Atmosphäre während des nördlichen Hoch¬
sommers . Dennoch ist das Klima der Antarktis zweifellos
das unwirtlichste der ganzen Erde . Der Grund liegt haupt¬
sächlich darin, daß Nord - und Südhalbkugel unterschied¬
licheBedeckungen von Land , Ozean und Eis haben . Daraus
ergeben sich nicht nur unterschiedliche Strahlungsbilanzen
für die höheren Breiten der beiden Hemisphären , sondern
es resultieren daraus auch unterschiedliche - zum Abbau
der meridionalen Energiegegensätze notwendige - Energie¬
transporte von niedrigen in höhere Breiten . Diese kom¬
plexe Zusammenhang soll im folgenden von der Wirkungs¬
weise her vereinfachend geschildert werden.

Abbildung 1 zeigt, daß der Landanteil zwischen 40°S und
65° sehr klein ist; abgesehen von einigen kleinen Inseln
findet man zwischen 56°S und 63°S nur den Ozean . Dies
ist anders auf der Nordhalbkugel , wo in mittleren Breiten
die Hauptlandmassen zu finden sind. Zu höheren Breiten
hin ändert sich das Verhältnis von Land zu Ozean zwischen
den beiden Hemisphären : auf der Nordhalbkugel vermin¬
dert sich der Landanteil . Die Arktis besteht aus einem von
Land umgebenen Ozeanbecken , während die Antarktis
aus einem von der See umgebenen Kontinent besteht.
Abbildung 2 zeigt weiterhin , daß die Antarktis recht hoch
ist : die mittlere Höhe beträgt ca . 3 .000 m . Wegen der feh¬
lenden Landmassen bildet sich in mittleren Breiten der
Südhalbkugel im Vergleichzur Nordhalbkugel eine wesent¬
lich stärkere Westströmung in der Atmosphäre ( ’roaring
forties’ und ’howling fifties ’) und als Folge davon auch
eine starke Westwinddrift in den südlichen Ozeanen aus.
Durch die fehlenden Gebirgsbarrieren in mittleren Breiten
der Südhalbkugel ist die atmosphärische Strömung im
wesentlichen zonal ausgerichtet , und dadurch ist der Ener¬
gietransport von niedrigen Breiten in die Antarktis herab¬
gesetzt . Durch den Golfstrom wird warmes Wasser in
das arktische Ozeanbecken zwischen Norwegen und Grön¬
land transportiert , wohingegen kein warmer Ozeanstrom

durch die Westwinddrift der südlichen Ozeane hindurch
in den antarktischen Ozean eindringt . Hauptsächlich
bedingt durch diese beiden Prozesse wird also weniger
Wärme in die Antarktis als in die Arktis transportiert.
Der arktische Ozean bleibt unter seiner dünnen Eisschicht
relativ warm (ca . - 2°C) und wirkt dabei als Wärmereser¬
voir im Winter . Dadurch strömt im Hochwinter am Nord¬
pol mehr als fünfmal soviel Wärme vom Untergrund in
die Atmospäre als am Südpol.
Die bisher genannten Prozesse sind also ein Grund dafür,
daß die antarktische Atmosphäre kälter ist als die arkti¬
sche. Ein anderer Grund hängt mit der Effizienz zusam¬
men , mit der Sonnenstrahlung reflektiert wird. Das Ausmaß

Abb . 2 : Verteilung der Radiosondenstationen in der Südhalb¬
kugel . Die (teilweise numerierten ) Punkte gegen Radio¬
sondenstationen , die im Zeitraum 1951 bis 1980 gemessen
haben . Für den Antarktischen Kontinent sind Höhen¬
linien für 2 .000 , 3 .000 und 4 .000 m dargestellt.
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Abb. 3 : Mittlere meridionale Quer¬
schnitte der Temperatur [

°C]
für Winter (oben ) und Som¬
mer (unten ) , Mittelwerte des
Zeitraumes 1972 bis 1980 , Der
Abstand der Isolinien beträgt
5°C.

der Refiektion hängt von den spezifischen Eigenschaften
der reflektierenden Oberflächen ab und wird als Albedo
bezeichnet (ein Wert der Albedo von eins bedeutet , daß die
gesamte einfallende Strahlung wieder reflektiert wird; der
Wert null heißt , daß die gesamte Strahlung absorbiert wird) .
Die Meeresoberfläche hat eine Albedo von weniger als
0. 1 , ist also ein guter Absorber . Die Wärme , die durch die
Sonneneinstrahlung zunächst der Ozeanoberfläche zugute
kommt , wird durch Vermischung schnell in tiefere Schich¬
ten transportiert . Die Ozeane speichern somit im Sommer
Wärme , die sie im Winter wieder an die Atmosphäre
abgeben . Dadurch üben die südlichen Ozeane hinsicht¬
lich des Jahresganges der Temperatur der bodennahen
Luftschichten in mittleren Breiten eine dämpfende Wir¬
kung aus . Die Albedo von Schnee und Eis hängt von der
Temperatur ab , sie weist höhere Werte für tiefere Tempe¬
raturen auf . Das Eis in der Arktis ist wärmer als in der
Antarktis und hat im Sommer typische Albedo-Werte von
0 .65 in der Arktis und von 0 .90 in der Antarktis. Die nörd¬
lichen Eismassen absorbieren also mehr von der einfal¬
lenden Sonneneinstrahlung als die südlichen , was ein wei¬
terer Grund für die tiefen Temperaturen über der Antaktis
ist . Unterstützt wird dieser Effekt dadurch , daß die ant¬
arktische Atmosphäre wegen ihrer niedrigen Temperaturen
einen geringeren Wasserdampfgehalt hat und dadurch die
effektive langwellige Ausstrahlung des Untergrundes
größer ist als in der Arktis.

Aufgrund der bisherigen Schilderungen wird deutlich, daß
die atmosphärische Zirkulation über der Antarktis als ein
Teil der Allgemeinen Atmosphären Zirkulation der Süd¬
halbkugel angesehen werden muß und nicht isoliert be¬
trachtet werden kann . Deshalb befaßt sich dieser Beitrag
teilweise mit einer Beschreibung der Zirkulationsverhält¬
nisse der Südhalbkugel südlich von 20 ° S . Dabei werden
Vergleiche mit der Nordhalbkugel angestellt ; aus Platz¬
gründen werden jedoch in diesem Beitrag Abbildungen
für die Nordhalbkugel nicht wiedergegeben, sondern es
wird auf die entsprechende Literatur verwiesen. Neben
den zitierten Arbeiten ist für ein vertieftes Studium die
folgende Literatur zu nennen : SCHWERDTFEGER (1970,
1984 ) , DUDENEY (1987 ) , TYSON (1986: Chapter 5).

2 Verhältnisse in der freien Atmosphäre

2.1 Temperaturund geopotentielleHöhe

ln Abbildung 3 sind mittlere Querschnitte der Temperatur
für Winter und Sommer dargestellt (entsprechende Dar¬
stellungen für die Nordhalbkugel : s . SPETH u . MADDEN
1987 ) . Die jahreszeitlichen Änderungen der Temperaturen
in der polaren unteren Stratosphäre sind wesentlich größer
als in vergleichbaren Gebieten der Nordhalbkugel , z . B.
beträgt die Temperaturdifferenz Sommer minus Winter
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Abb . 4 ; Mittlere Horizontalverteilungen der Temperatur [
°C] in

500 mb für Winter (oben ) und Sommer (unten ) . Mittel¬
werte des Zeitraumes 1972 bis 1980. Der Abstand der
Isolinien beträgt 2°C,

500 MB GEOPOTENTIAL HEIGHT WINTER

500 MB GEOPOTENTIAL HEIGHT SUMMER

Abb . 5 : Mittlere Horizontalverteilungen der geopotentiellen
Höhe [gpm] in 500 mb für Winter (oben ) und Sommer
(unten ) . Mittelwerte des Zeitraumes 1972 bis 1980 . Der
Abstand der Isolinien beträgt 60 gpm.

in 100 mb 36.8 ° C für 85 ° S , aber nur 19 .8 °C für 85°N . Pol-
wärts von 45 ° Breite sind die Temperaturen in IM mb
tiefer im antarktischen Winter als im arktischen. Dies
ist auch im Sommer der Fall, aber in einem wesentlich
geringeren Ausmaß . Der Grund dafür sind die bereits
erwähnten tiefen Temperaturen an der Erdoberfläche der
Antarktis ; durch eine daraus resultierende geringe lang¬
wellige Ausstrahlung steht für die Absorption in der
unteren Stratosphäre auch nur wenig Energie zur Verfü¬
gung.

Während in der Stratosphäre die jahreszeitlichen Variatio¬
nen auf der Südhalbkugel größer als auf der Nordhalb¬

kugel sind, ist das Gegenteil in der unteren und mittleren
Troposphäre der Fall , wo der Jahresgang auf der Südhalb¬
kugel im allgemeinen geringer als auf der Nordhalbkugel
ist . Dies gilt hauptsächlich für die unteren Schichten der
mittleren und höheren Breiten und wird durch die bereits
weiter oben erwähnte Tatsache erklärt , daß zwischen 40°
und 65° Breite die Südhalbkugel hauptsächlich mit Wasser
bedeckt ist , während der Landanteil für die Nordhalbkugel
mehr als die Hälfte beträgt . Daraus folgt , daß unterhalb
500 mb die Südhalbkugel wärmer im Winter und kälter
im Sommer ist als die Nordhalbkugel . Ebenfalls in Ver¬
bindung mit der Wärmebilanz der Ozeanoberfläche steht
die Beobachtung , daß der Jahresgang der Temperatur der

36



100 MB TEMPERATURE HINTER

100 MB TEMPERATURE SUMMER

. M ' •

Abb . 6 : Mittlere Horizontalverteilungen der Temperatur [
°C]

in 100 mb für Winter (oben) und Sommer (unten ) .
Mittelwerte des Zeitraumes 1972 bis 1980 . Der Abstand
der Isolinien beträgt 2°C.

Südhalbkugel in fast der gesamten Troposphäre mit zu¬
nehmender Breite von 35 ° S bis 55760 °S abnimmt ; dies
weicht von der Nordhalbkugel ab , wo der Jahresgang stetig
nach Norden anwächst . Hinsichtlich der Baroklinität ist
der Jahresgang auf der Südhalbkugel ebenfalls viel kleiner
als auf der Nordhalbkugel . Dies wird zum Beispiel durch
die Temperaturdifferenz in 500 mb zwischen 30° und 50°
Breite ausgedrückt , die auf der Südhalbkugel (Nordhalb¬
kugel) im Winter 12 .4°C (15 .0°C) und im Sommer 11 .8°C
(8 .6 ° C) beträgt.

Die in den Abbildungen 4 und 5 dargestellten mittleren
Verteilungen der Temperatur und des Geopotentials in

500 mb in der Südhalbkugel sind wesentlich zonaler als
die entsprechenden Verteilungen für die Nordhalbkugel.
Der Grand liegt hauptsächlich im geringen Landanteil
in mittleren Breiten der Südhalbkugel und in der begrenz¬
ten longitudinalen Erstreckung von Gebirgen . Die durch
die Abbildungen 4 und 5 dargestellten stationären Wellen
(zonale Wellenzahlen 1 bis 3 ) haben im allgemeinen eine
geringere Amplitude als auf der Nordhalbkugel und weisen
eine barotrope Struktur auf. Die wandernden Wellen
(zonale Wellenzahlen größer als 4) sind dagegen baroklin
und haben im Gegensatz zur Nordhalbkugel eine wesent¬
lich wichtigere Bedeutung : Der durch diese Wellen
hervorgerufene Energietransport übertrifft zum Teil den
entsprechenden der Nordhalbkugel (Abschn . 3 . 1 .6 .5 bei
SPETH u. MADDEN , 1987). Bei den in Abbildung 6 dar¬
gestellten Temperaturen in 100 mb fällt im Winter in
mittleren Breiten der fast geschlossene Gürtel von hohen
Temperaturen auf , der auch im zonalen Querschnitt
(Abb. 3 ) gut zu erkennen ist . Dieses sogenannte polar
limit ist nördlich des Gebietes mit tiefstem Bodenluftdruck
zu finden (vgl . Abb . 10) . Ein entsprechendes Gegenstück
tritt zwar auch auf der Nordhalbkugel auf, dort jedoch mit
geringerer Zonalität und nur über dem nördlichen Pazifik
und dem Bering-Meer.

2.2 Wind

Die mittleren Querschnitte des zonalen Windes in Abbil¬
dung 7 (für die Nordhalbkugel s . SPETH u . MADDEN
1987 ) zeigen den Subtropenstrahlstrom , der im Winter
in 200 mb und 30° Breite eine ähnliche Lage wie auf der
Nordhalbkugel hat . Polwärts von 40° Breite weichen die
Zonalwinde der beiden Hemisphären jedoch beträchtlich
voneinander ab : Nahe 55°S ist der Polarstrahlstrom zu
erkennen , der sich bis in die Stratosphäre erstreckt. Da¬
gegen sind die jahreszeitlichen Schwankungen der Süd¬
halbkugel wesentlich schwächer als auf der Nordhalbkugel.
Während die Maxima der zonalen Windkomponente im
Winter auf beiden Hemisphären vergleichbar sind, ist das
der sommerlichen Südhemisphäre fast 50% stärker als das
des nordhemisphärischen Sommers.
Die in Abbildung 8 dargestellten mittleren horizontalen
Verteilungen der zonalen Windkomponente in 200 mb sind
wie die Temperatur- und Geopotentialfelder wesentlich
einfacher als die entsprechenden Felder derNordhalbkugel.
Mit Ausnahme des Sommers findet man in allen Jahres¬
zeiten (Frühjahr und Herbst sind hier nicht dargestellt)
einen Gürtel starker Westwinde über Australien und dem
westlichen Pazifik nahe 30°S . Dieses Band ist dem Kern
des subtropischen Strahlstromes zuzuordnen . Das Maxi¬
mum nahe 45 ° S im Sommer in der Osthälfte der Hemi¬
sphäre hängt dagegen mit dem polaren Strahlstrom zusam¬
men . Ein anderes Band von maximalen Westwinden zieht
sich spiralförmig von 40 °S/45°S über den Südatlantik , den
Indischen Ozean bis 55°S / 60°S zum Pazifik hin, es tritt
zu allen Jahreszeiten mit Ausnahme des Sommers auf.
Dieses Band hängt mit dem polaren Strahlstrom zusam¬
men , der hier weniger mäandriert als der entsprechende
in der Nordhalbkugel . Im Gebiet mit schwachen West¬
winden über dem Pazifik und Neuseeland , das die zwei
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Abb. 7 : Mittlere meridionale Quer¬
schnitte des zonalen Windes
[m s *] für Winter (oben) und
Sommer (unten ) . Mittelwerte
des Zeitraumes 1972 bis 1980.
Der Abstand der Isolinien be¬
trägt 2 m s _1.
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Maxima trennt , findet man häufig blockierende Antizyklo¬
nen (VAN LOON 1972 c) .

Letztere bilden sich in Breiten südlich des subtropischen
Hochdruckrückens , sie haben auf der Südhalbkugel eine
geringere Lebensdauer als auf der Nordhalbkugel . Abbil¬
dung 9 zeigt eine Analyse der Antizyklonen-Häufigkeit aus
dem Internationalen Geophysikalischen Jahr 1967 (TAL-
JAARD 1967 ) . Die mittlere Breite der größten Häufigkeit
liegt zwischen 27°S und 38°S und ist jahreszeitlich relativ
schwach veränderlich . Eine herausragende Eigenschaft der
in Abbildung 9 außerdem dargestellten Zentren von Zyklo¬
nen ist eine Zone großer Häufigkeit, von der die Antarktis
sowohl im Sommer als auch im Winter umgeben wird.
Im Winter sind zwei spiralenförmige Gebiete mit großer
Häufigkeit zu erkennen , wobei ein Gebiet mit dem in
Zusammenhang mit Abbildung 8 diskutierten überein¬
stimmt.

3 Oberflächennahe Verhältnisse

Die mittleren horizontalen Verteilungen der bodennahen
Lufttemperatur und des auf Meeresniveau reduzierten
Luftdrucks für die Südhalbkugel sind eine Approximation
einer nahezu zonalen Zirkulation , die existieren würde,
wenn die Erde eine einheitliche Oberfläche hätte . Einige
Abweichungen treten jedoch von dieser idealisierten Ver¬
teilung auf. Der meridionale Temperaturgradient an der
Grenze zwischen Eis und Wasser im Bereich der antark¬
tischen Küste ist im Winter viel stärker als während ande¬
rer Jahreszeiten . Dies resultiert aus der starken Abküh¬
lung im Winter über der Antarktis ; TALJAARD et al.
(1969 ) geben für das antarktische Plateau für jeden Winter¬
monat mittlere Werte der oberflächennahen Lufttempera¬
tur von unter - 70 ° C an ( s . a . VAN LOON 1972a) . Die
Gründe für die starke Abkühlung sind bereits in der Ein¬
leitung genannt worden.
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Abb, 8 : Mittlere Horizontalverteilungen des zonalen Windes
[m s _1) in 200 mb für Winter (oben ) und Sommer
(unten ) . Mittelwerte des Zeitraumes 1972 bis 1980. Der
Abstand der Isolinien beträgt 4 m sA

Der in Abbildung 10 dargestellte auf Meeresniveau redu¬
zierte Bodenluftdruck wird zu allen Jahreszeiten durch
große , semipermanente Hochdruckzellen in den Subtropen
charakterisiert: die Antizyklonen über dem Südatlantik,
dem Südindischen Ozean und über dem Südpazifik. Die
jahreszeitlichen Änderungen in der ganzen Südhalbkugel
sind geringer als in der Nordhalbkugel , lediglich die Effekte
der Oberflächenerwärmung bewirken über Australien im
Sommer einen geringeren Luftdruck als im Winter . Süd¬

lich der Hochdruckzellen fällt der Druck bis zum Minimum
mit einem fast geschlossenen Gürtel in subpolaren Breiten.
Der Druck in diesem zirkumpolaren Trog ist wesentlich
tiefer als in dem entsprechenden der Nordhalbkugel (vgl.
VAN LOON 1972b). Die mittlere Wolkenbedeckung des
subpolaren Tiefdruckgürtels gehört mit 6/8 bis 8/8 zu den
höchsten auf der ganzen Erde.

Südlich des subpolaren Tiefdruckgürtels steigt der Luft¬
druck wieder an . Östliche Küstenströmungen werden
durch die damit verbundenen Ostwinde hervorgerufen.
Über dem kontinentalen Inneren findet man im Mittel
hohen Druck , so daß - besonders im Winter - der Himmel
wolkenlos ist . Die überwiegende Wolkenart in diesem
Bereich sind Cirren . Das Zusammenwirken von der Höhe
des Untergrundes , polarer Nacht , schwachem Wärmetrans¬
port aus niederen Breiten , geringer mittlerer Windge¬
schwindigkeit (am Boden) und starker Ausstrahlung des
Bodens wegen geringer Bedeckung und niedriger Luft¬
feuchte ruft über der inneren Antarktis einen Jahresgang
der Temperatur hervor , der sonst nirgends auf der Welt
beobachtet wird. Normalerweise liegt die Temperatur des
wärmsten Monats etwa um demselben Betrag über dem
Jahresmittel , wie die Temperatur des kältesten Monats
darunter liegt. Für das antarktische Plateau findet man
jedoch eine deutlich ausgeprägte Asymmetrie zwischen
der Dauer des Sommers und des Winters (Abb . 11) . Der
Sommer ist sehr kurz ; für die Station Amundsen -Scott
zum Beispiel sind die Temperaturen nur zwischen Mitte
Dezember bis Mitte Januar wärmer als 30°C . Der Winter
ist dagegen lang und dauert ungefähr von Mitte März
bis Mitte September ; in diesem Zeitraum bleiben die
Temperaturen gleichmäßig tief. Das Temperaturregime des
antarktischen Plateaus charakterisiert man deshalb durch
pointed summerund coreless winter.

Eine Eigenheit der unteren antarktischen Troposphäre sind
starke Temperaturinversionen , die wegen der bereits mehr¬
fach angesprochen besonderen Energiebilanz des Unter¬
grundes hauptsächlich im Winter zu finden sind und über
weiten Teilen der Antarktis auftreten . Abbildung 12 zeigt
als Maß für die Stärke der Inversionen Differenzen der
höchsten Werte oberhalb der Erdoberfläche minus der
erdbodennahen Lufttemperatur . Die Inversionsstärke
beträgt über weiten Teilen der Antarktis mehr als 25°C;
in Einzelfällen sind Werte von mehr als 35 °C beobachtet
worden . Die typische Mächtigkeit dieser Inversionen
beträgt 500 bis 1000 m. Damit in Verbindung stehen in
der stabilen Schicht unterhalb der Inversionsobergrenze
sog. Inversionswinde, die entstehen , wenn kalte Luft der
Schwerkraft folgend hangabwärts fließt; sie sind an die
Neigung des Geländes gekoppelt, sehr persistent und ihre
Richtung weicht ca 30 ° bis 60° nach links vom Gefälle
des Geländes ab (SCHWERDTFEGER1984 : Seite 44). Die
Inversionswinde sind von den Bewegungen oberhalb der
Inversion entkoppelt , so daß starke vertikale Windscherun¬
gen auftreten können . Diese Inversionswinde treten haupt¬
sächlich an den relativ flachen Hängen im Innern der
Antarktis auf. Zur Küste der Antarktis hin werden die
Geländeneigungen besonders stark , wodurch rein durch
die Schwerkraft angetriebene Fallwinde entstehen . Diese
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CYCLONE CENTRES Abb. 9 : Verteilung der Zentren von
Antizyklonen und Zyklonen
im Sommer und Winter wäh¬
rend des Internationalen Geo¬
physikalischen Jahres 1967
(nach TALJAARD 1967 ) .
Winter (Sommer) ist hier als
der Zeitraum von Juni bis
September (Dezember bis
März) definiert, ln den ande¬
ren Abbildungen wird unter
Winter (Sommer) der Zeit¬
raum Juni bis August (De¬
zember bis Februar) verstan¬
den . Aus : TYSON 1986.
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katabanischen Winde sind besonders stark und können
sowohl vom Föhn - als auch vom Bora-Typ sein. Zu nennen
sind außerdem noch sogenannte barrier winds : Luft bewegt
sich dabei weitgehend unabhängig vom Luftdruckgradien¬
ten parallel zu Bergketten . Dieser Windtyp ist häufig an
den Transantarktischen Gebirgen und an der Antarktischen
Halbinsel zu finden.
Im Bodenluftdruckfeld der Südhalbkugel tritt eine klar
ausgeprägte halbjährliche Welle auf, die örtlich mehr als
75 % der gesamten jährlichen Varianz ausmachen kann
(VAN LOON u . ROGERS 1984 ) . Die Maxima in mittleren
Breiten treten während der Äquinoktien auf und sind
von denen der polaren Regionen durch eine Zone bei
60°S getrennt , wo die Amplitude klein ist und die Phase
sich umdreht . Südlich dieser Breite treten die Maxima
während der Solstitien auf (Abbildungen 4 . 7 und 4 .9 bei
VAN LOON 1972) . VAN LOON u . ROGERS (1984) haben
gezeigt, daß die Phasenumkehr der halbjährlichen Welle
bei 60°S einen Massenaustausch zwischen polaren und
mittleren Breiten hervorruft , der sich zweimal jährlich
umkehrt ; damit verbunden ist außerdem eine halbjährliche
Schwingung in der Breitenlage des zirkumpolaren Troges
(VAN LOON 1972 b).
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Abb. 11: Temperaturen der oberflächennahen Luftschichten als
Monatsmittel an den in Fig . 2 numerierten Stationen.
An den Stationen 8 (Amundsen -Scott) und 10 (Byrd)
ist besonders deutlich der ’pointed summer ’ und der
’coreless winter’ zu erkennen.

Abb. 12 : Isolinien der mittleren Stärke der bodennahen Inversion
im Winter . Aus : SCHWERDTFEGER 1984.
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J.-S . XU , U . MIKOLAJEWICZ und H . v. STORCH

Die Halbjahreswelle im Luftdruck auf der Südhalbkugel:
Beobachtung und Simulation

1 Das Phinomen

Über großen ozeanischen Gebieten in den mittleren und
polaren Breiten der Südhalbkugel wird die saisonale Varia¬
tion des Luftdrucks nicht von der jährlichen , sondern von
der halbjährlichen Schwingung dominiert . Dies wird in
Abbildung 1 demonstriert , in der langjährig gemittelte
Jahresgänge an den Positionen einiger atlantischer und
pazifischer Wetterschiffe, von Inselpositionen in den süd¬
lichen Ozeanen und von Stationen am Rande der Antarktis
gezeigt werden.

An den nordhemisphärischen Wetterschiffpositionen in
mittleren Breiten (Abb . la ) wird die saisonale Variation,
abgesehen von zufälligen Monat -zu-Monat-Fluktuationen,
im wesentlichen durch die jährliche Schwingung beschrie¬
ben , mit minimalen Druckwerten im Nordwinter , d . h.
Dezember - Februar , und maximalen Druckwerten im
Nordsommer . Die jährlichen Druckkurven der südhemi¬
sphärischen Stationen (Abb . lb ) dagegen werden durch
zwei Maxima und zwei Minima geprägt. In den mittleren
Breiten (Chatham , New Amsterdam und Gough Islands)
treten maximale Druckwerte in den Übergangsjahreszeiten
auf und Druckminima in den Extremjahreszeiten . In pola¬
ren Breiten (Argentine Island , Mawson) ist die Situation
umgekehrt : minimale Werte im Herbst und Frühling , maxi¬
male im Sommer und Winter.

Die hemisphärische Darstellung der Amplitude , der Phase
und des prozentualen Anteils der durch die halbjährliche
Schwingung erklärten Varianz des mittleren Jahresgangs
des auf Meeresniveau reduzierten Bodendruckes (SLP ) -
im folgenden kurz : erklärte Varianz - in Abbildung 2 zeigt
eine klare Stuktur : Die Halbjahreswelle tritt auf mit loka¬
len Amplitudenmaxima von 2 bis 3 hPa über den Mitten
der Ozeane in etwa 45°S und am Rande der Antarktis
mit Maxima bis zu 4 hPa (Abb . 2a) . Maximale Werte
werden über den Ozeanen im März und September
beobachtet und in polaren Breiten im Juni und Dezem¬
ber (Abb . 2 c).

In weiten Gebieten der mittleren und polaren Breiten
beschreibt die Halbjahreswelle mehr als 50 % der Varianz
des langjährig gemittelten Jahresganges (Abb. 2 b) . Die
maximalen Werte sind größer als 70 % . Längs des Phasen¬
sprunges bei etwa 60° S kann der Halbjahreswelle nur ein
geringer Anteil der Varianz zugeordnet werden.

Der der Halbjahreswelle zugeordnete Varianzanteil auf
der Nordhalbkugel (SHEA1986 ; SANTER 1988 ) ist in der
Regel kleiner als 10 % . Ausnahmen sind lokale Maxima
mit bis 50 % im subtropischen Atlantik , und ein Gebiet
über dem westlichen Nordpazifik mit 70 und mehr Prozent
erklärter Varianz (Abb . 3 ) . Regional kann dieser Effekt
von Bedeutung sein, aber wir beschränken uns im folgen¬
den auf die Südhemisphäre.

Neben der „punktweisen” Beschreibung der Halbjahres¬
welle auf der Südhalbkugel gibt es noch eine „synoptische”
Interpretation . Das Jahresmittel der südhemisphärischen
Zirkulation ist geprägt von Antizyklonen über den öst¬
lichen subtropischen Ozeanen und von einer Antizyklone
über der Antarktis sowie von einem annähernd zonal¬
symmetrischen subpolaren Trog (Abb . 4) . In der saiso¬
nalen Variation dieses Troges manifestiert sich die Halb¬
jahreswelle : Zweimal im Jahr intensiviert sich der Trog
unter Südwärtsverlagerung seines Minimums , zweimal
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J FMAMJ JASONDJ

1020-
New Amsterdam Island

Gough Island
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1010 -

1000 -

Argentine Island
990 -
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Abb . 1 : Langjährig gemittelte Jahresgänge des Bodendruckes
an ausgewählten Positionen , a) Nordhalbkugel : Wetter¬
schiffpositionen A (62°N , 33 °W) , D (44°N , 41°W) ,
E (35°N , 48 °W ) , J (52°N , 25°W) und P (50°N , 145 °W).
b) Südhalbkugel : Chatham Island (52°S , 169°E) , New
Amsterdam Island (38°S , 77°E) , Gough Island (40°S,
9°W) sowie Argentine Island (65°S,64 °W ) und Mawson
(67°S , 62°E).
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Abb . 2 : Amplituden und Phasen der halbjährlichen Schwingung
des auf Meeresniveau reduzierten Luftdruckes sowie
deren prozentualer Anteil an der Varianz der mittleren
jährlichen Variation (erklärte Varianz) . Die Phase ist
definiert als Zeitpunkt des Eintretens des ersten Maxi¬
mums.
Die Zahlen beruhen auf Monatsmittelwertcn des Boden¬
druckes, die aus täglichen Analysen des südafrikani¬
schen und des australischen Wetterdienstes abgeleitet
wurden (Januar 1951 bis Dezember 1958 sowie April
1972 bis August 1983 ) . Nach XU ( 1987 ) und XU et al.
( 1989 ) .

I-^ T \ I

Abb . 3 : Erklärte Varianz der Halbjahreswelle des auf Mccrcsnivcau reduzierten Luftdrucks auf der Nordhalbkugel. Die Zahlen beruhen
auf Daten des Britischen Wetterdienstes, Nach SANTER ( 1988 ) .
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Abb. 4 : Jahresmittel des Bodendrucks auf der Südhalbkugel.
Nach XU ( 1987 ) .

wird er abgeschwächt bei gleichzeitiger Nordwärtsverla¬
gerung (Abb . 5) . Diese meridionale Wanderung des Troges
geht einher mit einer systematischen Veränderung des
Druckgradienten und damit der Zonalkomponente des
geostrophisehen Windes nördlich und südlich des Troges:
Während der Übergangsjahreszeiten (in Abbildung 5 durch
das Symbol angedeutet ) ist der Westwind polwärts
maximal, während der Extremjahreszeiten (Symbol: „o”)
(VAN LOON 1967,1972b, c ; VAN LOON und ROGERS
1984 b) äquatorwärts maximal.

Die Dominanz der Halbjahreswelle über die Jahres¬
welle wird besonders klar, wenn man langjährige Mittel
betrachtet . Eine Fourieranalyse der Daten einzelner Jahre
ergibt relativ stärkere Beiträge der Jahreswelle, deren Phase
allerdings von Jahr zu Jahr erheblich schwankt, so daß
ihr Beitrag im langjährigen Mittel klein bleibt . Die Phase
der Halbjahreswelle dagegen ist frei von derart starken
Schwankungen (VAN LOON und ROGERS 1984a , b).
Mit der Höhe nimmt der Beitrag der Halbjahreswelle im
Massenfeld ab . Im 500 -hPa-Niveau wird in der Regel weni¬
ger als 10 % der saisonalen Variation des extratropischen
Geopotentials durch die halbjährliche Schwingung erklärt.
Über einem kleinen Teil der Antarktis werden lokalgrößere
Werte erreicht (nicht gezeigt; s . VAN LOON 1972 b u . XU
1987) .

Die Halbjahreswelle erscheint auch im Bodenwindfeld und
wird daher dem oberen Ozean aufgeprägt. Während des
FGGE -Experiments 1979 wurde eine größere Anzahl drif¬
tender Bojen im Antarktischen Zirkumpolarstrom ausge¬
setzt , deren Verdriftung von LARGE und VAN LOON
(1988) auf saisonale Variationen untersucht wurde . Sie
fanden eine starke halbjährliche Welle in der Bojendrift
mit maximalen Amplituden von einigen cm/s und eine
halbjährliche meridionale Auslenkung des Antarktischen
Zirkumpolarstromes . In den Sonnenwendmonaten liegt
dieser näher und in den Monaten der Tag- und Nacht¬
gleiche weiter vom Äquator entfernt als im Jahresmittel.

intensity
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Abb. 5 : Jährliche Variation der Intensität und der meridiona-
len Lage des subpolaren Troges des auf Meeresniveau
reduzierten Luftdruckes. Während der mit „*” bzw.
„o” markierten Phasen wird die Zonalkomponente des
geostrophisehen Windes polwärts bzw. äquatorwärts des
subpolaren Troges intensiviert. Nach XU (1987 ) und
XU et al . ( 1989 ) .

Auch in einer 4 Jahre langen Zeitserie des Massentrans¬
portes durch die Drake-Straße , der von WHITWORTH
und PETERSON (1985 ) aus Messungen der Druckdifferenz
zwischen beiden Ufern abgeschätzt wurde , läßt sich eine
deutliche Halbjahreswelle mit Amplituden in der Größen¬
ordnung von mehreren Sverdrup (1 Sv = 106m3s~ 1) erken¬
nen . Zwar hat die Jahreswelle in einzelnen Jahren eine
wesentlich größere Amplitude , jedoch ist die Phase von
Jahr zu Jahr recht veränderlich, so daß sich ihr Anteil
im langjährigen Mittel weitgehend heraushebt.

2 Die Erklärung von VAN LOON

Ein plausibler Erklärungsversuch für die Erscheinung der
südhemisphärischen Halbjahreswelle wurde 1967 von van
LOON veröffentlicht. Demnach hat man die Änderung
des Bodendrucks im Zusammenhang mit Änderungen des
meridionalen troposphärischen Temperaturgradienten zu
sehen (Abb. 6).
Im Herbst und Frühling beobachtet man zwischen 50°S
und 65 ° S Maxima und in den Extremjahreszeiten Sommer
und Winter Minima des meridionalen Temperaturgradien¬
ten . Die Amplitude dieser Schwankung beträgt maximal
0 .16 K/Breitengrad , womit sie von gleicher Größenordnung
wie die Amplitude der jährlichen Schwingungdieser Größe
ist. Die durch die Halbjahreswelle erklärte Varianz ist über
weite Strecken in dem Gebiet zwischen 50° S und 65 °S
größer als 50% (nicht gezeigt; s. XU et al . 1989) .
Der starke meridionale Temperaturgradient in den Über¬
gangsmonaten ist verbunden mit verstärkter barokliner
Instabilität und daraus resultierender Zyklogenese, die sich
im Monatsmittel darstellt als eine Absenkung des Boden¬
druckes - d . h . : als eine Intensivierung und Südwärts¬
verlagerung des subpolaren Troges. In den Extremjahres¬
zeiten dagegen ist der Grundzustand weniger baroklin
instabil. Der subpolare Trog ist dann weniger stark und
äquatorwärts verlagert.
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An dieser Stelle ergibt sich eine interessante Konsequenz
für die Wechselwirkung der Zyklonen mit dem Meereis¬
rand . Die Häufigkeit der Zyklonen zeigt eine halbjährige
Variation, der Eisrand aber wird fast ausschließlich durch
eine jährliche Schwingung beschrieben . Es erscheint daher
vernünftig zu postulieren , daß die meridionale Lage des
Eisrandes und die Häufigkeit von subpolaren Zyklonen
kaum miteinander verknüpft sind (VAN LOON 1967 ) .
Die halbjährliche Variation des meridionalen Temperatur¬
gradienten führt VAN LOON zurück auf ungleichmäßige
Erwärmungen und Abkühlungen der Ozeanoberfläche und
des Kontinentaleises . Der saisonale Gang der Ozeanober¬
flächentemperatur wird fast vollständig durch eine Jahres¬
welle beschrieben . Diese Größe nimmt ihre Extreme bis
zwei Monate nach den Strahlungsextremen an , also unge¬
fähr Ende Februar und August , was auf die thermische
Trägheit des Ozeans zurückzuführen ist . Die Oberflächen¬
temperatur des Antarktischen Eises dagegen weicht in
charakteristischer Weise von einer (harmonischen ) Jahres¬
schwingung ab : Es gibt zwar ein Minimum im Winter
und ein Maximum im Sommer . Das Sommermaximum
tritt fast gleichzeitig mit dem Strahlungsmaximum ein,
das Winterminimum aber erst am Ende der Polarnacht
(kernloser Winter) . Die Abkühlung von Sommer zum
Winter geschieht verhältnismäßig langsam von Januar bis
September , dagegen geht die Erwärmung von September
bis Dezember recht schnell vonstatten . Diese breitenab¬
hängige Temperaturänderung führt in der Troposphäre
zu minimalen Nord -Süd-Temperaturgegensätzen in den
Extremmonaten und zu maximalen Gegensätzen im März
und Oktober.

3 Simulation

Modelle der allgemeinen atmosphärischen Zirkulation
(GCMs ) erheben den Anspruch , die wesentlichen Elemente
der atmosphärischen Zirkulation als Resultat interner
Dynamik und externer Zwangsbedingungen nachzubilden.

Diese an vielen Instituten vorgehaltenen Modelle sind
historisch aus Wettervorhersagemodellen hervorgegangen,
wobei naturgemäß besonderer Wert auf die mittleren
Breiten der Nordhemisphäre gelegt wurde , weil die führen¬
den Wetterdienste sich in diesem Gebiet der Erde befin¬
den . Insofern ist es nicht verwunderlich , daß viele dieser
im Klimamodus (im Gegensatz zum Vorhersagemodus)
eingesetzten GCMs erfolgreicher bei der Simulation der
nordatlantischen Aktionszentren Islandtief und Azoren¬
hoch sowie des winterlichen Aleutentiefs sind als bei der
Simulation des südhemisphärischen subpolaren Troges.
Systematische Untersuchungen zum Erfolg von GCMs
auf der Südhalbkugel gibt es kaum , und die halbjährliche
Welle , die nicht einfach als Reaktion auf Gebirge und
Land-Meer-Verteilung verstanden werden kann , ist bisher
gar nicht behandelt worden.
Wir haben versucht , diese Lücke zu schließen und vier
der führenden GCMs auf ihre Fähigkeit untersucht , die
südhemisphärische Zirkulation und deren halbjährliche
Variation nachzuempfinden (XU 1987 ; STORCH u . XU
1987 ; XUetal . 1989 ) : das in Hamburg installierte T21-Modell
des EZMW ( T21; FISCHER 1987 ) , das Modell des kana¬
dischen Wetterdienstes (CCC ; BOER et al . 1984 ) , das
Climate Community Model des National Center for Atmo-
spheric Research (NCAR ; MEEHL 1988 ) und das Modell
des GeophysicalFluidDynamics Laboratory(GFDL\ MANA-
BE u . HAHN 1981).
Diese Modelle sind verschieden erfolgreich in der Simula¬
tion der gemittelten südhemisphärischen Zirkulation, wie
Abbildung 7 anhand der Januarmittel des aufMeeresniveau
reduzierten Bodendrucks (im folgenden kurz: Bodendruck)
demonstriert . In den meisten Modellrechnungen entwik-
keln sich korrekterweise Antizyklonen über den subtro¬
pischen Ozeanen und über der Antarktis, die durch einen
subpolaren Trog getrennt sind. Der mit dem subpolaren
Trog verbundene Meridionalgradient des Bodendruckes
wird aber von allen Modellen außer dem des CCC z . T.
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Abb . 6: Amplituden ( li .) und Phasen (re .) der halbjährlichen Welle des meridionalen Temperaturgradienten im 500 hPa Niveau . Einheiten
der Amplitude : 10~2K7 °Breitengrad . Die Abbildung beruhen auf Monatsmittelwerten der 500 hPa Temperatur , die für den Zeitraum
April 1972 bis August 1983 vom australischen Wetterdienst zusammengestellt wurden . Nach XU (1987 ) und XU et al . (1989 ).
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drastisch unterschätzt , so daß die bodennahen Westwinde
in den Roaring Fourties zu schwach erscheinen.

Unabhängig vom Erfolg der Modelle bei der Reproduktion
der mittleren Verhältnisse, versagen sie ausnahmslos in
Bezug auf die Halbjahreswelle. Die mit den vier Modellen
simulierten Amplitudenverteilungen der Halbjahreswelle
des Bodendruckes sind in Abbildung 8 gezeigt. Sie sind
mit der in Abbildung 2 gezeigten beobachteten Vertei¬
lung zu vergleichen.
Alle Modelle erzeugen über der Antarktis Amplituden
von 3 hPa und mehr . Dieses hat sicher mit dem hier sehr
hohen Gebirge und der Notwendigkeit , den im Modell
simulierten Bodendruck auf den Meeresspiegel zu redu¬
zieren , zu tun . Insofern spiegeln diese großen Amplituden
nur bedingt Modellrealität wider. Die beobachteten Maxi-
ma von 3 bis 4 hPa längs des Randes der Antarktis werden
andeutungsweise von GFDL und vom T21 Modell nach-
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Abb. 7 ; Januarmittel des auf Meeresniveau reduzierten Luftdmckes für die Beobachtungen , das T21- , das CCC- , das NCAR CCM und das
GFDL-Modell. Einheiten : hPa. (T 21 = Hamburger Version des ECMWF Modells; CCC = Canadian Climate Centre , Toronto;
NCAR = National Center for Atmospheric Research, Boulder; GFDL = Geophysical Fluid Dynamics Laboratory, Princeton) .
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Abb . 8 : Amplituden der Halbjahreswelle des auf Meeresniveau reduzierten Luftdruckes in den Simulationen mit dem T21 -, dem CCC- ,
dem NCAR- und dem GFDL GCM . Einheiten : hPa. (T21 = Hamburger Version des ECMWF Modells; CCC = Canadian Climate
Centre , Toronto ; NCAR = National Center for Atmospheric Research, Boulder; GFDL = Geophysical Fluid Dynamics Laboratory,
Princeton) .

empfunden . Die drei sekundären Maxima über den Ozean¬
zentren längs 40° S werden nur teilweise von den Model¬
len simuliert . Das charakteristische Phasenmuster (Abb. 2)
mit Maxima im März äquatorwärts von 60°S und Maxima
im Juni polwärts von 60°S erscheint nur sehr schwach im
GFDL Modell.

4 Historie

Nach VAN LOON ( 1967) findet man Hinweise auf die süd¬
hemisphärische Halbjahreswelle in der Literatur seit Mitte
der 30er Jahre , wobei auch deutsche Autoren einen erheb¬
lichen Anteil beigetragen haben : REUTER ( 1936) , MEI-
NARDUS ( 1938 ) , WAHL ( 1942 ) , VOWINCKEL (1955 ) ,
SCHWERDTFEGER und PROHASKA (1956a , b) , HOF-

MEYR (1962) und SCHWERDTFEGER (1962 ) . Seit Ende
der 50er Jahre konnte das Bild aufgrund der seit dieser
Zeit zuverlässiger und vollständiger werdenden Analysen
immer genauer gezeichnet werden . Gerade die internatio¬
nalen Großexperimente IGY und FGGE haben zu einer
Verbesserung unserer Kenntnisse von der südhemispäri-
schen Zirkulation geführt . Die 1972 von der American
Meteorological Society veröffentlichte Monographie Meteo-
rology of the Southern Hemisphere mit ihren Beiträgen von
VAN LOON ( 1972a , b , c) über das Erscheinungsbild der
Halbjahreswelle in der Temperatur - , Druck- und Windver¬
teilung kann auch heute noch als Standardwerk angesehen
werden.
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K. O . MUNNICH , R . JAENICKE

Luftchemische Untersuchungen an der
Georg -von -Neumayer -Station

1 Einleitung

Der antarktische Kontinent ist von den anderen Kontinen¬
ten weit entfernt und nahezu völlig von Eis bedeckt.
Dadurch ergibt sich die weltweit einzigartige Situation , daß
es dort für die allermeisten Beimengungen der Luft in
absehbarer Entfernung keine Quellen gibt . Weil viele Stör-
einflüsse wegfallen , sind hier luftchemisch einfachere Ver¬
hältnisse zu erwarten als anderenorts . Darüberhinaus ist das
polare Eis ein zeitlich wohlgeordnetes Archiv , in dem auch
die Luftbeimengungen in überschaubarer Weise gespei¬
chert werden bzw . dort ihre Spuren hinterlassen . Wenn

man also die einzelnen Transferfunktionen aus der Atmo¬
sphäre ins Eis kennt , kann man aus der Analyse der Substan¬
zen im Eis die entsprechenden Konzentrationen in der
Atmosphäre , eventuell auch für vergangene Zeitperioden,
rekonstruieren . Diese Möglichkeit stimuliert das Interesse
an luftchemischen Beobachtungen in der Antarktis , aber
auch an der Untersuchung der Transfer- bzw . der Deposi¬
tionsprozesse.

Eben weil aber die Quellen der meisten Luftbeimengungen
sehr weit entfernt liegen , sind die Konzentrationen von sol¬
chen Stoffen , die aus der Luft vergleichsweise schnell ent-
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femt werden (etwa Schwebstoffpartikel) und damit eine
gegen die Transportzeit kleine atmosphärische Verweilzeit
haben , in der antarktischen Atmosphäre außerordentlich
gering. Dies erfordert dann eine hohe Meßempfindlichkeit
und vor allem auch eine hohe Sicherheit gegen die Gefahr
einer lokalen Kontamination durch die Forschungsstation
selbst.

Die 1981 aufgebaute Georg -von-Neumayer -Station an der
Atkabucht schien geeignet , als Küstenstation eine diesbe¬
zügliche Lücke zu schließen , denn nur von der kontinenta¬
len US -Station am Südpol und von Inseln oder Schiffen im
südpolaren Ozean hatte es bis dahin beispielsweise eine
kontinuierliche Beprobung des atmosphärischen Aerosols
gegeben . Im folgenden wird vor allem gezeigt, daß aus einer
längerfristigen Messung der jahreszeitlichen Konzentra¬
tionsvariation von unterschiedlichen Spurenstoffen neben¬
einander , d . h . aus dem Vergleich gleicher oder aber auch
verschiedenartiger Variationen , außerordentlich nützliche
Informationen zum Verständnis der ablaufenden Prozesse
gewonnen werden kann.

Aufgrund dieser Erwartung hatte das Institut für Umwelt¬
physik damals vorgeschlagen, an der Neumayerstation ein
ganzjährig zu betreibendes kontaminationsfreies Spuren-
stofflaboratorium einzurichten . Technische Vorbilder hier¬
für gab es nicht . Deshalb mußte die Heidelberger Gruppe
auch die Aufgabe übernehmen , eine solche Station inge-
nieurmäßig zu entwerfen und schließlich auch praktisch
aufzubauen . Als luftchemische Satellitenstation wurde in
14 Kilometern Entfernung südlich der Hauptstation eine
Biwakschachtelaufgestellt (s . Abb . 1) . Die ganze Energiever¬
sorgung erfolgt ausschließlich über zwei im Schnee verlegte
kräftige elektrische Gummikabel . Die großzügige Energie¬
versorgung (maximal etwa 6 Kilowatt) ist entscheidend
wichtig . Denn nur so wird es möglich, hinreichend große
Pumpen zu betreiben und entsprechend große Luftmengen
durch hochreine Aerosolfilter zu ziehen , und zwar soviel
Luft , daß trotz der hier geringen Partikelkonzentration
signifikante Staubmengen gesammelt werden können.

Die kontaminationsfreieSatellitenstation wird zudem noch
über die Daten einer kleinen Wetterstation und über die
Anzeige eines Kondensationskemzählers individuell so
gesteuert , daß kontaminationsverdächtige Situationen
erkannt und buchstäblich ausgeschaltet werden . Trotz
strenger Kautelen zeigte sich dabei im praktischen Betrieb,
daß erfreulicherweise die Station im Mittel nur für wenige
Prozent der gesamten Zeit durch die Sicherheitssteuerung
inaktiv geschaltet werden muß.

Die Arbeitsstrategie einer kontaminationsfreien Proben¬
nahme an einer antarktischen Küstenstation über das ganze
antarktische Jahr hinweg, insbesondere auch die großzügig
bemessene Kabelübertragung elektrischer Energie zu einer
günstig aufgestellten Satellitenstation , ist neu . Die Proben¬
nahme an der US -Südpolstation beispielsweise ist derzeit
nicht räumlich getrennt von der Hauptstation . Der stö¬
rungsfreie Betrieb derGeorg -von-Neumayer -Außenstation
über sechs Jahre hinweg hat gezeigt, daß die von uns dort
angewandte Strategie der Probennahme auch wirklich
handhabbar ist. Das Verfahren hat sich hervorragend
bewährt.

G . V . NEUMAYER
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(70"37'S/08"22 ’W)
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Abb . 1 : (a) Verlauf der Eiskante im Bereich der Atkabucht und
Lage der Georg -von -Neumayer -Station . - (b) Position
des Spurenstoff -Observatoriums im Umfeld der Georg-
von-Neumayer -S tation.

Das routinemäßige luftchemische Meßprogramm (Obser¬
vatoriumsprogramm) an der Neumayerstation umfaßt der¬
zeit die kontinuierliche Messung der bodennahen Ozon¬
konzentration (P. WINKLER, Hamburg ) , die spot-sample-
Messung der Nicht-Methan -Kohlenwasserstoffe (J.
RUDOLPH , Jülich) , die Messung der Kondensationskeme,
sowie die Messung des Langzeitverhaltens bestimmter che¬
mischer Komponenten des Aerosols, die Messung der Koh¬
lenstoffisotope im atmosphärischen C0 2 und die Messung
der atmosphärischen Mischungstracer 85Krypton und
m Radon,

2 Die atmosphärischen Kondensationskeme

Der Ausdruck atmosphärische Kondensationskerne kann
gelegentlich zu Mißverständnissen führen . Ursache dafür
ist die historische Entwicklung in der Namensgebung von
Aerosolteilchen und Wolkenelementen . So meint man mit
Kondensationskem nicht - was naheläge - die Wolkenkon-
densationskeme . Vielmehr werden unter Kondensations-
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kemen solche Teilchen der Atmosphäre verstanden , die mit
einem Kondensationskemzähler erfaßt werden können.
Ein solcher Kemzähler kann mit irgendeiner geeigneten
Flüssigkeit zum Anwachsen der Teilchen betrieben werden
und sollte alle Teilchen erfassen, die größer sind als einige
nm (Nanometer ) . Abgesetzt dazu spricht man von Aitken-
teilchen , wenn die benutzte Flüssigkeit Wasser ist . Viele
Messungen der Vergangenheit sind mit Wasser durchge¬
führt worden . Entsprechende kontinuierlich registrierende
Kemzähler haben eine untere Erfassungsgrenze von etwa
70 cm’3 und eignen sich nicht zum Einsatz in den Polarge¬
bieten , wegen der dort gelegentlich viel niedrigeren Kon¬
zentrationen . Deshalb haben wir in der Antarktis ein Gerät
auf Alkoholbasis eingesetzt , das auch Konzentrationen bis
kleiner als 1 cm 3 erfassen kann . Unabhängig von den bishe¬
rigen Ausfühmngen wird der Ausdmck Kondensationskem-
konzentration auch synonym Für Gesamtkonzentrationdes
Aerosols verwendet . Dies ist wegen der üblichen Form der
Größenverteilung der Aerosole auch möglich und sinnvoll.

2 .1 Das atmosphärische Umfeld für Messungen in der
Antarktis

ln der Vergangenheit ist die Messung der Konzentration der
atmosphärischen Kondensationskeme neben der des
Ozons eine der wenigen Ansätze gewesen , mit denen sich
die Wetterdienste dem Problem der Luftchemie im allge¬
meinsten Sinn gewidmet haben . Nach der Verfügbarkeit
von handlichen Aitkenkemzählem in den 30er Jahren
bestand sogar die Tendenz , an den Stationen des Wetter¬
dienstes eine Klimatologie der Kondensationskemeals Cha¬
rakterisierung der Qualität der Luft zu erarbeiten . Solchen
Messungen verdanken wir die recht frühe und flächendek-
kende Kenntnis über die Gesamtkonzentration des atmo¬
sphärischen Aerosols über Landflächen . Aus den bislang
vorliegenden Messungen geht hervor , daß die Konzentra¬
tion der Kondensationskeme in Städten am größten ist,
über dem offenen Land kleiner und zur freien Troposphäre
und dem offenen Ozean hin auf sehr geringe Werte absinkt.
In den Polargebieten sind sehr kleine Konzentrationen zu
erwarten , wie es die diskontinuierlichen Messungen ameri¬
kanischer Kollegen am Südpol zeigen.
Generell erweisen sich Kondensationskemzähler als außer¬
ordentlich empfindliche Indikatoren für die Anwesenheit
luftchemischer Beimengungen . Das läßt sich leicht erklä¬
ren . Bei globalen Abschätzungen nimmt man an , daß etwa
die Hälfte der troposphärischen Aerosolmasse durch Reak¬
tionen von Spurengasen gebildet werden , was man gas-to-
particle-conversion nennt . Beteiligt sind daran mit Sicherheit
gasförmige Verbindungen von Schwefel und organische
Verbindungen . Kontinuierlich registrierende neuere Kon¬
densationskemzähler nun weisen etwa 1 Teilchen pro ccm
(cm-3) nach . Nimmt man an , daß dieses eine Teilchen
gerade das kleinste Teilchen wäre, das ein solcher Kemzäh¬
ler noch nachweisen kann , mit einem Radius von etwa 1 nm,
so entspräche das nachgewiesene Teilchenvolumen in den
üblichen Maßangaben der Luftchemie einem Volumenmi¬
schungsverhältnis von etwa 5T021. Das ist sehr empfindlich
verglichen zu den heute bei Einsatz modernster Technik
gemessenen Spurengaskonzentrationen im ppbv und pptv
Bereich.

Es war daher ein logischer Schritt , beim Aufbau der Georg-
von-Neumayer -Station Messungen mit Kondensations-
kemzählem vorzusehen , und die Antarktis mit dieser
Methode bezüglich ihrer natürlichen , aber vielleicht auch
schon anthropogen beeinflußten Spurenstoffeigenschaften
zu untersuchen . Hinzu kommt eine weitere Überlegung.
Luftchemische Messungen laufen häufig auf Anreiche¬
rungsverfahren hinaus , um kleinste Mengen über Stunden
und Tage hinweg für einen Meßnachweis zu akkumulieren.
Wegen der großen Konzentrationsunterschiede zwischen
Spurenstoffen in anthropogenen Quellen und in der Luft
der Antarktis genügt dann bereits eine kurzzeitigeVerunrei¬
nigung durch anthropogene Quellen, um luftchemische
Messungen des natürlichen Umfeldes gründlich zu verfäl¬
schen. Nun sind anthropogene Tätigkeiten gmndsätzlich
neben der Freisetzung von Spurengasen auch mit der Frei¬
setzung von Kondensationskemen verknüpft , und das in
großen Mengen . So läßt sich ein kontinuierlich arbeitender
Kondensationskemzähler sehr gut in einer elektrischen
Schutzschaltungverwenden , die andere luftchemische Mes¬
sungen unterbricht , sobald lokaler anthropogener Einfluß
durch einen Anstieg der Kondensationskernkonzentration
detektiert wird.

Die Erfahrung an der Georg-von-Neumayer -Station über
viele Jahre hinweg bestätigte die Notwendigkeit einer sol¬
chen Schutzschaltung . Bei überwiegend östlichen Winden,
bedingt durch die Lage der Station im Westen des Anker¬
und Versorgungsplatzes und damit verbundene häufige
Fahrten mit Kraftfahrzeugen zwischen Ankerplatz und Sta¬
tion auch in Abwesenheit des Versorgungsschiffes
Polarstern,verunreinigen anthropogene Emissionen häufig
lokal die Atmosphäre . Außerdem war es wohladministrativ
unmöglich , den wissenschaftlichen Kraftfahrzeugbetrieb
im Osten des abgelegenen luftchemischen Containers zu
verhindern . Alles zusammen führt dazu , daß Sommermes¬
sungen luftchemischer Komponenten , von Ausnahmen wie
Rrypton-85 abgesehen , nur informativen Charakter haben
können und nur dem Ausprobieren der Meßinstrumente
dienen . Das Schwergewicht luftchemischer Messungen
liegt daher im Südwinter.

Luftchemische Messungen im Südwinter stellen die Wis¬
senschaftler vor schwierige Aufgaben, da besonders in den
ersten Jahren der Station kein Luftchemiker an der Über¬
winterung teilnahm . Daher mußten die Meßapparaturen
vollautomatisch konzipiert und mit einem Minimum an
Wartung gerechnet werden , denn die Überwinterer konn¬
ten nur kurz in die Wartung der luftchemischen Geräte ein¬
gewiesenwerden . Wir sind den Überwinterern für ihrEnga¬
gement für die luftchemischen Untersuchungen sowie für
ihr Wissen und ihre Phantasie bei erforderlich werdenden
Reparaturen der Geräte dankbar.

Es muß erwähnt werden , daß der automatische Betrieb
einer luftchemischen Station besondere Probleme birgt. Zu
Recht haben uns Kritiker vorgeworfen, daß neue Ergeb¬
nisse kaum zu erwarten sind, denn man konstruiert in die
Automatik hinein , was man erwartet . Ein Beispiel soll dies
verdeutlichen . Die Schutzschaltung des Kondensations-
kemzählers ist so ausgelegt, daß bei Überschreiten einer
Konzentration von 2000 cnr 3 alle luftchemischen Messun¬
gen abgeschaltet werden , da in der Antarktis üblicherweise
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kleinere Konzentrationen erwartet (PROSPEROet al . 1983)
und höhere also auf anthropogenen Einfluß zurückgeführt
werden. Das muß aber nicht unbedingt so sein, denn die
Antarktis könnte auch natürliche Quellen haben , die zu
hohen Konzentrationen führen . Klären könnte dies nur ein
erfahrener Wissenschaftler , der vor Ort auch ergänzende
Untersuchungen anstellen kann , was aber im Sommer , wie
oben ausgeführt , unmöglich ist.

2 .2 Beobachtungen der Kondensationskernkonzentration

Die Kemkonzentrationen werden an der Georg-von-Neu-
mayer-Station seit 1982 beobachtet . Die Messungen werden
mit einem kontinuierlich arbeitenden Kondensationskem-
zähler vorgenommen , der die Teilchen einer Alkoholüber¬
sättigung aussetzt und sie zu optisch zählbaren Tröpfchen
anwachsen läßt. In den ersten Jahren wurde einmal pro Tag
eine Diffusionsbatterie zusätzlich vorgeschaltet . Damit ist
es möglich, Informationen über die Größenverteilung der
Kondensationskeme zu erhalten , indem man die mecha¬
nische Beweglichkeit der Teilchen (Brownsche Bewegung)
als Informationsträger der Teilchengröße ausnutzt . Der
Gerätesatz blieb jeweils ein Jahr in der Antarktis und wurde
dann gegen mechanisch überholte und neu geeichte Geräte
ausgetauscht.
Die Monatsmittelwerte der Kemkonzentration zeigen
einen ausgeprägten Jahresgang mit den Höchstwerten im
Südsommer (Januar bis März) bei 600 cm 3 und den Tiefst¬
werten mit 70 cm 3 zu Beginn des Südwinters (Juni) . Unsere
Messungen stimmen sehr gut mit denen vom Südpol über¬
ein (HOGAN et al . 1982 , BODHAINE1985) , wenn man in
Rechnung stellt , daß der Südpol in einer größeren Höhe
liegt und die Zufuhr der bodennahen Luft ausschließlich
vom antarktischen Plateau erfolgt. Jahresgänge dieser Art
lassen sich für die abgelegenen Gebiete der Südhalbkugel
überwiegend bestätigen , allerdings schwächen sie sich mit
abnehmender geographischer Breite erheblich ab und sind
am Äquator kaum noch auszumachen (BIGG et al . 1984 ).
Die Aufschlüsselung der Teilchenkonzentration als Funk¬
tion der Windrichtung , Abbildung 2 , erfolgte unter Aus¬
schluß der anthropogen verunreinigten Luftmassen . Daher
ist der Bereich aus Nord , in dem die Hauptstation selbst zu
finden ist , kaum besetzt . Die Darstellung bestätigt die gerin¬
gen Teilchenkonzentrationen , die mit der Luft vom antark¬
tischen Plateau im Südosten herangeführt werden . Ebenso
geringe Konzentrationen werden aber auch bei Winden aus
Südwest und Nordwest beobachtet . Bislang unerklärt sind
die hohen Konzentrationen , die bei Windrichtungen aus
Nordost , also vom offenen Meer her , die Station erreichen.
Man muß hier allerdings durchaus an eine gas-to-particle-
conversion denken , denn es besteht die Möglichkeit der
Exhalationen organischer Gase von den freien Meeresober¬
flächen.
Eine Korrelation der Kondensationskernkonzentration mit
anderen meteorologischen Parametern , wie Windge¬
schwindigkeit, Globalstrahlung , Luftfeuchtigkeit, absolute
Feuchte und Temperatur brachte keine statistisch signifi¬
kanten Hinweise. Offenbar spielt der Transport der Luft¬
massen eine bedeutende Rolle. Bei den überwiegend
küstenparallelen Winden ist in diesem Zusammenhang
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Abb . 2 : Die Abhängigkeit der Konzentrationskemkonzentration
von der Windrichtung für die Georg -von -Neumayer-
Station , Die Skaleneinteilung ist in cm3

besonders auf einen möglichen Einflußvon anderen antark¬
tischen Stationen hinzuweisen , die längs der Küste des
Kontinentes angeordnet sind.

23 Die Größenverteilungder Kondensationskeme

Wegen der extrem kurzen Lebenszeit von Teilchen der
Größe 1 nm gibt die Größen Verteilung Aufschluß , ob in
einem Aerosol ständig Teilchen produziert werden , oder ob
das Aerosol bereits für längere Zeit isoliertvon einer Quelle
altert . Die Größen Verteilung der atmosphärischen Aerosole
in den polaren Gebieten ist bislang kaum bekannt . In der
Arktis konnten wir 1980 erste Messungen vornehmen , die
Eingang in die Vorstellungen über Modellgrößenverteilun¬
gen gefunden haben (JAENICKE 1988 ) . In der Antarktis
wurden die ersten groben Messungen wohl an drei Tagen
im Jahr 1978 vorgenommen (HOGAN et al . 1982 ) . Sie deu¬
teten ein gealtertes Aerosol an . Typisch dafür sind die feh¬
lenden Teilchen im Bereich um 1 nm . Messungen von ITO
(1985 ) an der japanischen Antarktisstation zeigen im
Gegensatz dazu eine strukturierte Größenverteilung , eben¬
falls ohne Teilchen im Bereich um 1 nm.
Mit einem dem Kondensationskemzähler voigeschalteten
Diffusionsvorabscheider haben wir an der Georg-von-Neu-
mayer-Station die Größenverteilung untersucht . Diffu¬
sionsvorabscheider nutzen die mechanische Beweglichkeit
der Teilchen zur Selektion aus . Sie sind vom Prinzip her
sehr schlechte Teilchengrößenseparierer , allerdings wegen
ihrer einfachen Handhabung und robusten Konstruktion
sehr gut für den unbeaufsichtigten und automatischen
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Betrieb in der Antarktis geeignet . Eine Größenverteilung
erhält man durch eine recht aufwendige Dateninvertierung.
Abbildung 3 zeigt ausgewählte Größenverteilungen aus der
Antarktis. Die Auswahl erfolgte nach der Gesamtkonzen¬
tration , also dem Integral über die Größenverteilung . Bei
Kondensationskernkonzentrationen über 400 cm 3 wird die
Anwesenheit von Teilchen um 1 nm angedeutet . Hier muß
es sich um relativ frisch gebildetes Aerosol handeln , sonst
wären diese Teilchen bereits durch Koagulation an die grö¬
ßeren angelagert. Mit abnehmender Gesamtkonzentration
nimmt ein sekundäres Maximum bei 50 nm Radius langsam
zu . Es wird zum absoluten Maximum der Verteilung bei
Konzentrationen unter 400 cm 3 . Nimmt die Konzentration
weiter ab , dann reduziert sich auch dieses Maximum . Auch
ITO (1985 ) findet ein Maximum um 30 nm Radius. Im Prin¬
zip ist dieses Verhalten außerordentlich typisch für gealter¬
tes Aerosol , wenngleich man eigentlich das Restmaximum
bei 300 nm erwarten müßte , wie es aus der langen Lebens¬
zeit dieser Teilchen hervorgeht und auch so in der Strato¬
sphäre beobachtet wird.

GEORG - VON - NEUMAYER STATION

N = 2350cm
'-3 (8304021422)

N = 913crrr (8304102152)

N = 437crrr (8305212345)

.N = 101cnv > (8305141651)

_N = 35crrr (8305291902)

RADIUS r, m

Abb. 3 : Ausgewählte Größenverteilungen an der Georg-von-
Neumayer-S tation aus den Monaten April bis Mai 1983.
Parameter der Verteilungen sind die Gesamtkonzentra¬
tionen , angegeben mit N in cm 3. Die nachfolgende
Kodierung identifiziert den Meßzeitpunkt.

Über die Ursachen einer solchen Verschiebung kann man
gegenwärtig nur spekulieren . Die Messungen , die ITO
(1985 ) über die Größenverteilung oberhalb von 100 nm ver¬
öffentlichte sind bei den von ihm verwendeten beiden
Methoden untereinander sehr differierend. Hier spielt
sicherlichdas Problem des driftenden Schnees und der stets
aufgewirbelten Schneekristalle eine Rolle. Gerade diese
ungelösten Probleme haben bislangandere Wissenschaftler
und auch uns von Messungen zurückgehalten . Spekuliert
man nun aus den Messungen mit Diffusionsabscheidem
von ITO (1985 ) , daß die Ordinate der Größenverteilung

oberhalb von 100 nm stärker abfallt, als dies in anderen
Aerosolen der Fall ist , so fehlt für die Teilchen unterhalb
von 100 nm ein Koagulationspartner mit geringer Mobilität.
Konsequenterweise zeigen diese kleineren Teilchen dann
eine verlängerte Lebenszeit und können so auch in gealter¬
ten Aerosolen mit einem Maximum in der Anzahlvertei¬
lung präsent sein. Die Klärung dieser Frage wäre besonders
im Winter erforderlich, wenn gealterte Aerosole häufiger
auftreten , wie es Abbildung 3 zeigt,

2,4 Schlußfolgerungen aus den Kondensationskemmessun-
gen

Seit einigen Jahren werden Kondensationskeme in der
Antarktis beobachtet . Neben der Erforschung der Atmo¬
sphäre als Aerosol dient ihre Messung als Indikator für
anthropogene Beimengungen . Ihre Untersuchung hat auf
Probleme hingewiesen, die eigentlich nur durch detaillierte
Studien in der Polarnacht selbst gelöst werden können.

3 Partlkelförmige Substanzen (Aerosol)
3 .1 Mengenmäßig dominante Substanzen (major ions)

Seesalz: Wegen der küstennahen Lage derNeumayerstation
stellt das Seesalz dort den Hauptbestandteil der gesamten
Schwebstoffmasse dar (etwa 1 Mikrogramm pro Kubikme¬
ter Luft , Abb . 4) . Absolut genommen , ist dies ein sehr gerin¬
ger Schwebstoffgehalt, denn nach einem typischen Luft¬
durchsatz von etwa 20000 m3 Luft hat das Filter im Mittel
pro Quadratzentimeter Filterfläche immer noch erst etwa
50 pg Seesalz aufgesammelt . Dieser Umstand erlaubt lange
Filterstandzeiten , ohne daß sich das Filter zusetzt.
Unerwartet ist vielleicht, daß das Seesalz in der Luft keinen
Jahresgang mit der großräumigen Meereisbedeckung zeigt,
denn z . B . im Winter istja durch die Meereisbedeckung der
offene Ozean viele hundert Kilometerweit entfernt. Gezeigt
hat sich , daß sehr hohe Seesalzkonzentrationen am ehesten
im Südherbst Vorkommen, wenn die Windstärke hoch und
der offene Ozean noch relativ nah ist . Bei hoher lokaler
Windstärke kommen Extremwerte der Seesalzkonzentra¬
tion aber auch im Südfrühjahr vor. Weil die relativ großen
Seesalzpartikel nur eine relativ kurze Aufenthaltsdauer in
der Luft haben , muß man daraus folgern, daß permanent
eisfreie Wasserflächen (sogenannte Polynien) in der Nähe
oder in nicht allzu großer Entfernung von der Station für
dieses Seesalz verantwortlich sind.

Sulfat: Die an der Neumayerstation mengenmäßig nächst¬
wichtige Schwebstoffkomponente ist das Sulfat. Die Lang¬
zeitbeobachtung (Abb . 5) zeigt deutliche Maxima der Sul¬
fatkonzentration im lokalen Hochsommer , die ihrer Höhe
wegen nicht aus dem Seesalz(s. Absehn. 2) kommen können,
denn Seesalz enthält nur etwa 13% Sulfat. Dennoch sind
diese Sommermaxima marinen Ursprungs. Hier manife¬
stiert sich ein Phänomen ganz offensichtlich, dem die. Luft¬
chemie seit Beginn der achtziger Jahre auf der Spur ist : In
dem Bestreben , die globale Sulfatbilanz zu schließen , ist
man nämlich zunehmend zu der Überzeugung gelangt
(ANDREAE 1986 ) , daß der Ozean erhebliche Mengen
schwefelhaltiger organischer Gase (hauptsächlich Dime-
thylsulfid CH3SCH3 , sogenannter DMS , und Carbonylsul-
fid COS ) aus dem marinen Phytoplankton -Umsatz an die
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Abb. 4 : Zeitlicher Gang der Seesalzkonzentration in der Luft an
der Neumayerstation (WAGENBACH et al . 1988 ) , er¬
rechnet aus dem Natriumgehalt von High-Volume-Aero-
solfdtem . Das Fehlen eines Seesalzmaximums im Süd-
Herbst 1983 ist darauf zurückzuführen , daß hier die
High-volume-Probensammlung nicht kontinuierlich er¬
folgte, an anderen Filtern , die für die Radonmessung
kontinuierlich besaugt wurden , ist aber auch für den
März 1983 ein deutliches Seesalzmaximum sichtbar.

Atmosphäre abgeben muß . Diese schwefelhaltigen Gase
werden in der Atmosphäre photochemisch zu Sulfat oxi¬
diert und damit in eine stabile Partikelform überführt . Glo¬
bal erweist sich dies als die natürliche Hauptquelle für das
atmosphärische Nicht-Seesalz-Sulfataerosol. Das anthropo¬
gene Schwefeldioxid hat daneben nur auf der Nordhalbkugel
wesentliche Bedeutung . Es ist faszinierend zu sehen , wie
diese marin-biogene Sulfatquelle an der Neumayerstation
quasi unmittelbar im atmosphärischen Sulfat-Jahresgang
dominierend hervortritt . Daß die Sulfatkonzentration dann
am höchsten ist , wenn die Lichtverhältnisse im Südpolarge¬
biet am günstigsten sind , also um die Jahreswende , liegt
daran , daß Licht gleich zweimal gebraucht wird : Einmal,
überhaupt für das Wachstum des Phytoplanktons , und ein
zweites Mal für die photochemische Oxidation des aus dem
Ozean entweichenden biogenen Gases (DMS) .
Da das Seesalz an der Neumayerstation ja ebenfalls gemes¬
sen ist, kann man den daraus (d . h . aus der gemessenen
Konzentration der Natriumionen oder der Cloridionen) zu
erwartenden Sulfatbeitrag abziehen , sodaß nur das Nicht-
Seesalz-Sulfat ( =nss sulfat oder Sulfatexzeß) übrig bleibt.
Eine solche Korrektur ist in Abbildung 5 nicit vorgenom¬
men worden , und sie verändert die Sulfatkonzentration im
Südsommer auch kaum ( WAGENBACH et al . 1988 ) . Ganz
unerwartet ist aber , daß die Winterwerte des Sulfats durch
diese Korrektur signifikant negativ werden . Ein derartiger
Befund war in den Polargebieten immer wieder aufgetreten,
blieb aber bisher unerklärt . Das hängt wohl damit zusam¬
men , daß , wenn der Sulfatexzeß nicht wie in unserem Falle
ganz evident negativ wird (was er natürlich nicht wirklich
sein kann) , man zunächst einmal an systematische Meßfeh¬
ler denkt . Wir sind nun gerade dabei , den Mechanismus , der
dieses Phänomen erzeugt , in Laborexperimenten aufzuklä¬
ren : Offenbar handelt es sich um eine physikalisch-che¬
mische Fraktionierung bei der Bildung der Seesalzkeme,
die damit zusammenhängt , daß das Sulfat beim Gefrieren
von Meerwasser bzw. von Meerwassertröpfchen früher aus¬
geschieden wird als die Hauptsalzkomponente Kochsalz.

Dadurch weicht dann vor allem der Sulfatgehalt der See¬
salzkeme von der Zusammensetzung des Meerwassers ab.
Dieser Fraktionierungseffekt ist von großer Bedeutung in
der Büanzierung des globalen atmosphärischen Schwefel¬
kreislaufs.
Nitrat: Besondere Aufmerksamkeit findet gegenwärtig bei
den Luftchemikem der an der Neumayerstation beobach¬
tete Jahresgang des Nitrats in der Luft (WAGENBACH et
al . 1988 ) . Nitrat macht , in molaren Maßzahlen betrachtet,
etwa 40 Prozent des Sulfats aus , ist ebenfalls in relativ gros¬
ser Menge vertreten . Seine Genese , d . h . die Quelle (Stra¬
tosphäre oder tropische Gewitter) der Vorläufergase (NO
bzw. N0 2) , ist derzeit weit weniger gut gesichert als beim
Sulfat. Die Aufmerksamkeit gilt insbesondere dem vom
Sulfat stark abweichenden Jahresverlauf der Nitratkonzen¬
tration ((WAGENBACH et al . 1988) , in den Abbildungen
hier nicht gezeigt) an der Neumayerstation mit Maximal¬
werten in der zweiten Hälfte des Kalenderjahres. Man sieht
darin eine eventuelle Verifikation der luftchemischen
Modellvorstellung von CRUTZEN und ARNOLD (1986)
zur Bildungdes Ozonlochs über der Antarktis im Süd-Früh¬
jahr . Nach dieser Modellvorstellung ist das Auftreten des
Ozonlochs gekoppelt mit einer Entfernung von HN0 3 aus
der Stratosphäre , und zwar in partikulärer Form.

i . i i ■

Abb. 5 : Jahresgang der Gesamt -Sulfatkonzentration (einschließ¬
lich Seesalz-Sulfat) an der Neumayerstation.

3 .2 Spurenbestandteile

Spurenmetalle:Spurenelemente im antarktischen Aerosol
verdienen in mehrfacher Hinsicht wissenschaftlichesInter¬
esse , einmal zunächst bezüglich ihrer eigenen Herkunft,
speziellauch im streng räumlichen Sinne . Manche Substan¬
zen , etwa Mineralpartikel und die für sie typischen Ele¬
mente (z . B . Aluminium oder Mangan) können nämlich
kaum aus der Antarktis selbst stammen , sondern sie müs¬
sen von den anderen Kontinenten weiter im Norden kom¬
men und durch Ferntransport in größerer Höhe herange¬
führt werden . Es stellt sich z . B . die Frage nach dem entspre¬
chenden Luftmassentransport.
Metalle , von denen hier nur Mangan und Blei als Beispiele
behandelt werden , liegen im antarktischen Schwebstaub
nur in extrem geringer Menge vor , gewichtsmäßig sind
Mangan und Blei etwa gleichstark vertreten . Mangan kann
an der Neumayerstation im Südsommer das Zehnfache der
Winterwerte erreichen (s . Abb . 6) , und weil Mangan als geo-
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chemischer Repräsentant von Mineralstaub gelten kann,
heißt das auch , daß entsprechend im Sommer viel mehr
Mineralstaub vorhanden ist als im Winter ; allerdings macht
der Mineralstaub mit im Mittel etwa zehn Nanogramm pro
m3 Luft auch im Sommer nur etwa ein Prozent der gesam¬
ten Aerosolmasse aus . Aus den hohen Mangankonzentra-
tionen im Sommer muß man schließen , daß der meridio-
nale Ferntransport von den anderen Kontinenten her im
Sommer offenbar beträchtlich größer ist als im Winter.
Das an der Neumayerstation gefundene Blei dagegen (im
Mittel etwa 10 Pikogramm pro m3 Luft (WAGENBACH et
al . 1988 ) , im Bild hier nicht gezeigt) kann nicht ausschließ¬
lich aus derselben Quelle wie das Mangan , also aus dem
Mineralstaub stammen , denn dort ist der Gehalt an Blei
sechzig mal geringer als der Mangangehalt . Es kann nicht
ausgeschlossen werden , daß die vergleichsweise geringen
Bleispuren in der Antarktis trotz des durch die Depositions¬
prozesse sehr verlustreichen Weges letztlich doch von den
anthropogenen Quellgebieten auf den norwärts gelegenen
Kontinenten herstammen.

1983

Abb. 6 : Jahresgang der Mineralstaubkomponente an der Neu¬
mayerstation , errechnet aus der atmosphärischen Kon¬
zentration des Krustenelementes Mangan.

Radiotracer: Ein Charakteristikum der Arbeitsweise der
Heidelberger Gruppe ist der Einsatz von Radiotracem . Das
ist nicht verwunderlich, weil diese Tracer der ursprüngliche
Ausgangspunkt der Arbeit der Gruppe waren . Es ist aber
interessant zu sehen , wie das Werkzeug Radiotracer nun in
der Tat einen sehr brauchbaren Zugang zum chemisch-geo¬
physikalischen Gesamtproblem öffnet . Im vorliegenden
Zusammenhang mit dem atmosphärischen Aerosol
betrachten wir die Radiotracer 210Pb ,

7Be und 10Be , mit den
Halbwertszeiten 22 Jahre , 2 Monate und 1 .5 Millionen
Jahre . Diese Radiotracer sind an das Aerosol angelagert,
und zwarvorwiegend an die Submikron-Partikel. Die Beryl¬
lium-Isotope werden durch die kosmische Strahlung in der
Troposphäre , vor allem aber in der unteren Stratosphäre
erzeugt und geben deshalb Hinweise auf eine Luftzufuhr
aus den oberen Luftschichten . Es erstaunt deshalb , daß der
Konzentrationsverlauf von z . B . Be an der Neumayereta¬
tion zunächst einmal ziemlich irregulär aussieht und darin
mit demjenigen von 210Pb korreliert ist, obwohl das 210Pb
einen völlig anderen Ursprung hat . 210Pb ist nämlich das
langlebige Tochterprodukt des atmosphärischen 222Radon
und stammt damit letzlich aus dem kontinentalen Erdbo¬

den . Das 210Pb hat demnach seinen Ursprung auf den weit
entfernten Kontinenten und kommt an unserer Meßstelle
ebenfalls „von oben”

; denn allenfalls ist ja die Chance für
einen wirksamen Ferntransport einer Substanz , die atmo¬
sphärischen Auswaschprozessen unterliegt , nicht hinrei¬
chend groß. In der Tat illustrieren die unregelmäßigen , aber
miteinander korrelierten Konzentrationsschwankungen
der beiden Isotope zeitliche Schwankungen in der Zufuhr
von oben , aber auch in der Intensität der nassenDeposition
des Aerosols. Erst wenn man das Konzentrationsverhältnis
7Be/210Pb bildet und aufträgt (Abb . 7) , sieht man einen aus¬
geprägten Jahresgang , und die zuvor dominierenden
gemeinsamen irregulären Schwankungen werden großen¬
teils eliminiert . Es wird nun sichtbar, daß vor allem im Spät¬
sommer in der Tat Luft aus höheren Schichten herange-
führt wird. Je höher nämlich das Herkunftsgebiet der Luft
anzusetzen ist , desto mehr muß das besonders in größerer
Höhe produzierte 7Be dominieren . Noch beweiskräftiger
und instruktiver ist das quantitativ interpretierbare Verhal¬
ten des Isotopenpaares ,0Be/ 7Be . Der Gang dieses Ver¬
hältnisses ist mit demjenigen des 7Be/ 210Pb durchaus
strukturgleich. Man hat aber nun zwei Isotope desselben
Elementes , die auch denselben Erzeugungsmechanismus
haben und überhaupt nur noch durch ihre sehr ungleiche
Halbwertzeit unterschieden sind, und man kann nun wirk¬
lich aus dem jeweiligen 10Be/ 7Be -Verhältnis den Anteil
stratosphärischer Luft berechnen.

Auch in anderem Zusammenhang erweist sich der natür¬
liche und nicht kontaminationsgefährdete Tracer 210Pb als
sehr hilfreich, nämlich (1) in der Beurteilung möglicher
Kontamination bei der Messung anderer Spurenelemente,
und (2) bei der wichtigenVerknüpfung der Spurenelement¬
konzentration im Schnee mit der entsprechenden Konzen¬
tration in der Luft (Transferfunktion , bzw. Rekonstruktion
der Luftkonzentration aus der Konzentration im Schnee
oder schließlich auch im Eis ).

1983

Abb. 7 : Variation des 7Be/210Pb-Verhältnisses im Aerosol an der
Neumayerstation . Aufgrund der sehr starken Zunahme
der 7Be -Produktion mit der Höhe deuten hohe Werte
dieses Verhältnisses auf eine Zufuhr hoch-troposphä-
rischer oder stratosphärischer Luftmassen hin . Die Kur¬
venglättung in der Meßreihe erfolgte mit Splinefunk-
tionen dritter Ordnung.
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Für die (1) Kontaminationskontrolle darf man davon aus¬
gehen , daß z . B , das stabile Blei im Aerosol an Partikel der¬
selben Größenklasse angelagert ist wie das Radioblei, näm¬
lich an die Partikel mit der größten atmosphärischen
Lebensdauer . Das echte stabile Blei ist also infolge der loka¬
len/regionalen meteorologischen Variationen bezüglich
Transport und Deposition denselben irregulären Konzentra¬
tionsschwankungen unterworfen wie das Radioblei. Eine
individuelle Blei -Kontamination wird also dadurch erkenn¬
bar , daß ein Konzentrationsanstieg des stabilen Bleis nicht
mit einem entsprechenden Anstieg des Radiobleis ver¬
knüpft ist.
Die Bestimmung der (2) Transferfunktion Atmosphäre/
Schnee wiederum für stabiles Blei beruht ebenfalls darauf,
daß sich das stabile Blei hier genauso verhalten muß wie das
Radioblei 2IÜPb . Man hat nur die gemessenen Konzentratio¬
nen von 2,üPb im Firn und in der Atmosphäre miteinander
zu vergleichen und erhält so einen Transferfaktor, den man
dann auch auf das stabile Blei anwenden darf. Auf diese
Weise erhält man aus den vergleichsweiseunkritischen Fil¬
termessungen der atmosphärischen Bleikonzentration an
der Neumayerstation einen Erwartungswert von nur etwa 3
Piktogramm Blei pro Gramm Wasser im Firn bei der Station
in hervorragender Übereinstimmung mit den höchst auf¬
wendig direkt bestimmten Werten (ca . 3 bis 10 pg/g) von
WOLFF und PEEL (1985) und von BOUTRON und PAT¬
TERSON (1987 ) . Die Kontaminationsgefahr bei der direk¬
ten Bestimmung von Blei im Schnee wird anschaulich,
wenn man sich vor Augen führt , daß unser Luftfilter nach
der Exposition im Mittel soviel Blei aufgesammelt hat , wie
in einer Schneeprobe von ca . 60 kg enthalten ist . Für die
Radioblei-Messung im Schnee hingegen ist 1 kg ausrei¬
chend , und es gibt praktisch kein Kontaminationsproblem.

4 Spurengase

Nicht-reaktive Gase (85Krypton) bzw. wenig reaktive Gase
(Kohlendioxid) sind Substanzen , die sich , verglichen mit
Schwebstoffpartikeln, in der Atmosphäre praktisch
konservativ verhalten . Das heißt , daß selbst beim C0 2 die
atmosphärische Verweilzeit um mehr als einen Faktor hun¬
dert größer ist als diejenige von Aerosolpartikeln, obwohl
das C0 2 durch Lösung und Reaktion im Ozean schließlich
aus der Atmosphäre entfernt wird.

Kohlenstoff-Isotope im C02 : Die Möglichkeit einer konti¬
nuierlichen Probennahme an der neuen deutschen Antark¬
tisforschungsstation hätte es eigentlich zwingend nahege¬
legt, hier auch eine weitere Station für die Erforschung des
globalen atmosphärischen C0 2-Haushaltes einzurichten,
zumal das eingangs charakterisierte Spurenstoffobservato-
rium die Möglichkeit bot , das C0 2 kontaminationsfrei zu
messen . Zur Zeit der Errichtung der Neumayerstation gab
es nur eine einzige kontinuierlich arbeitende antarktische
COj-Meßstation (am Südpol) . Für die Neumayerstation
hatten wir seinerzeit ebenfalls ein kontinuierliches C0 2-
Konzentrations -Meßprogramm geplant , dieses Programm
erhielt jedoch keine Priorität , sodaß wir uns auf ein Kohlen-
stoffisotopenmeßprogramm beschränken mußten . Mittler¬
weile ist jedoch eine C0 2-Meßstation im antarktischen
Küstenbereich von einer japanischen Forschergruppe
(TANAKA et al . 1987 ) eingerichtet worden.

Gemessen werden an der Neumayerstation (LEVIN et al.
1987 ) sowohl Kohlenstoff-13 ( 13C) als auch Kohlenstoff-14
(Radiokohlenstoff 14C) . Bei diesen Isotopen wird eigentlich
immer das Isotopenverhältnis zum Hauptisotop 12C gemes¬
sen und betrachtet , also z . B . [ 14C] /[ 12C] , und es wird meist
die relative AbweichungA14C (in Promille) dieses Isotopen-
Konzentrationsverhältnisses von einem Standardwert
angegeben . Dieser Standardwert entspricht ungefähr dem
mittleren natürlichen Wert von [ l4Q/[ 12C] . Eine Verände¬
rung des Meßwertes kann also sowohldurch eine Änderung
(1) des Zählers oder auch (2) des Nenners verursacht sein.
Der Fall (1) ist sehr ausgeprägt durch die Kernwaffentests
(etwa 1963 ) eingetreten (LEVIN et al . 1985) : Zeitweiligwar
der 14C-Pegel im atmosphärischen C0 2 infolge der Kern¬
waffentest nahezu verdoppelt (um nahezu 1000 Promille
erhöht , alsoA 14C = + 1000 %o) . Inzwischen liegt er , wie man
aus Abbildung 8 sieht , nur noch etwa 20 Prozent über dem
natürlichen Standardpegel . Dieser Relaxationsvorgang ist
eine Folge des Gasaustausches des atmosphärischen 14C0 2
mit dem viel größeren C0 2-Reservoir Ozean . Dabei hat
sich , weil der Ozean sich nur langsam durchmischt , mittler¬
weile auch der 14C-Pegel im Ozean-Oberflächenwasser
deutlich erhöht.
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Abb. 8 : Abweichung A 14C des I4C/ 12C-Konzentrationsverhält-
nisses vom natürlichen Standardwert. Die Meßwerte an
der Neumayerstation (LEVIN et al . 1987 ) liegen wegen
des Gasaustausches mit dem alten Ozeanwasser, das in
der Antarktis an die Oberfläche kommt , durchweg tiefer
als in der nordhemisphärischen Reinluft (die europäische
Vergleichskurve ist hier gestrichelt wiedergegeben) ,
vgl . Text.

Der gegenläufige Einfluß (2) auf den Radiokohlenstoff
(genauer also auf das oben eingeführte Isotopenverhältnis)
rührt daher , daß die fossilenBrennstoffe wegen ihres hohen
Alters kein 14C mehr enthalten (die radioaktive Halbwert¬
zeit von 14C ist etwa 6000 Jahre) . Anthropogenes C0 2 ver¬
dünnt also den Radiokohlenstoff ; dies kann dazu führen,
daß das ,4C/ 12C -Verhältnis zum Beispiel im Oberrheintal
im Winter um mehr als 10 Prozent unter der europäischen
Reinluft (LEVIN et al . 1988 ) liegt. Ganz entsprechend gibt
es auch einen hemisphärischen Verdünnungseffekt (die
anthropogenen 14C-freien Verbrennungs -C0 2-Quellen lie¬
gen ja hauptsächlichauf der Nordhemisphäre ) , der erwarten
ließe, daß man an der Neumayerstation ein um etwa ein
Prozent höheres 14C/ 12C-Verhältnis findet als auf der Nord¬
halbkugel. Wie man aber aus Abbildung 8 sieht , trifft das
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Gegenteil zu : 14C liegt dort um etwa 0 .5 bis 1 Prozent niedri¬
ger als in europäischer Reinluft . Wie Modellrechnungen
zeigen , ist dies eine regionale Folge des Gasaustausches mit
dem polaren Ozean : Nicht , daß daraus zu schließen wäre,
daß dort der Gasaustausch besonders intensiv wäre ; die
merkliche Beeinflussung des atmosphärischen 14C0 2 ist
vielmehr auf eine andere (nämlich ozeanographische)
Besonderheit der Antarktis zurückzuführen : Der 14C -Pegel
im Oberflächenwasser liegt dort nämlich , verglichen mit
anderen Meeresgebieten , wo der 14C -Gehalt im Oberflä¬
chenwasser durch die Kernwaffentests über den Standard¬
wert angestiegen ist , außerordentlich niedrig , nämlich etwa
10 Prozent unter dem Standardpegel (KROMER et al. 1987,
WEISS et al . 1979 ) . Der Grund dafür ist , daß im südpolaren
Ozean vergleichsweise altes Wasser aus dem Pazifik mit
einem entsprechend niedrigen 14C -Gehalt aufsteigt (cir-
cumpolar upwelling ) . Der Gasaustausch , der generell eine
Angleichung der isotopischen Zusammensetzung des C0 2
in Luft und Wasser bewirkt , erniedrigt also den 14C-Pegel
der polaren Atmosphäre . Man hat demnach in dem an der
Neumayerstation gemessenen atmosphärischen 14C -Gehalt
einen wichtigen zusätzlichen Parameter , den die globalen
C0 2-Modell richtig beschreiben müssen.

Krypton -85: Krypton-85 (85Kr) wird an der Neumayerstation
gemessen , weil es im ganz extremen Sinne ein geradezu
idealer atmosphärischer Mischungstracer ist (WEISS et al.
1983 ) . Als Edelgas ist 85Kr völlig inert , es löst sich auch nur in
sehr geringem Maße im Ozean , sodaß dies bei atmosphäri¬
schen Betrachtungen gar nicht berücksichtigt werden muß.
Die einzige wichtige Senke für 85Kr ist der radioaktive Zer¬
fall: 85Kr hat eine Halbwertzeit von 11 Jahren . Auch die
Quellen dieses Gases (militärische und zivile Kembrenn-
stoffwiederaufbereitungsanlagen auf der Nordhalbkugel)
sind nach Lokalität und Stärke hinreichend gut bekannt.

Die Freiburger 85Kr -Messungen (W . WEISS u . Mitarbeiter,
Inst . f . Atmosphärische Radioaktivität , Bundesamt f. Zivil¬
schutz , Bonn ) stellen derzeit den weltweit größten zugängli¬
chen 85Kr -Datensatz dar : Zunächst wurden auf einer Südat¬
lantikfahrt des Forschungsschiffes METEOR (WEISS et al.
1983 ) und danach auf den Versorgungsfahrten zur Neu¬
mayerstation 85Kr -Meridionalschnitte vorgenommen . Dar-
überhinaus liefert , neben Probereihen von anderen statio¬
nären Entnahmestellen , vor allem die seit 1983 kontinuier¬
liche Meßserie von der Neumayerstation außerordentlich
wichtiges Datenmaterial für die Eichung von atmosphäri¬
schen Zirkulationsmodellen (JACOB et al . 1987 , ZIMMER¬
MANN et al . 1988 ) , aber auch von einfacheren meridionalen
Mischungsmodellen (RATH 1988 ) .
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Neue Instrumente und Methoden

METEOPOD - ein flugzeuggestütztes Turbulenzmeßsystem

1 Einleitung
Für die Erforschung mikro - und mesoskaliger Phänomene in der
Atmosphäre besteht ein großer Bedarf an Messungen insbeson¬
dere der turbulenten Fluktuationen des Windes , der Temperatur
und der Feuchte , Als Meßträger reichen bodengebundene An¬
lagen ( Masten) oder Sondensystemc nicht immer ais , um die
komplexen Strukturen hinreichend zu erfassen, sei es wegen
der schlechten Zugänglichkeit des Geländes oder wegen der
erforderlichen hohen räumlichen Dichte des Meßdatennetzes.
Nicht nur für die gemittelten Größen der atmosphärischen Dyna¬
mik sind flächendeckende Informationen häufig nur durch Flug¬
zeuge oder flugzeuggestützte Meßsysteme erhältlich. Für die
Messung beispielsweise der turbulenten Flüsse von Impuls sowie
fühlbarer und latenter Wärme bei konvektiven Prozessen sind
die zu erfassenden Strukturen ohne Flugzeugsysteme nicht auf¬
lösbar.
Die speziellen Erfordernisse , die an ein solches System gestellt
werden, haben zu der Konstruktion eines Instrumententrägers
geführt , der flugzeuggestützt alle Parameter der atmosphärischen
Dynamik zeitlich und räumlich hochauflösend , bis zu einer
Abtastrate von 100 Hz erfassen kann. Da es sich um einen
extern an Luftfahrzeugen montierbaren Behälter ( engl , pod)
handelt , entstand der Name METEOPOD. Abbildung 1 zeigt ihn
montiert an dem Flugzeug POLAR 4.

2 Die Methode der bordautonomen Windmessung im System
METEOPOD

Die Windmessung mit Hilfe von Flugzeugen oder Flugkörpern
ist nicht direkt möglich, da sie sich selbst gegenüber der Luft und
dem Boden bewegen. Nur als Vektordifferenzzwischen den Meß¬
größen Fluggeschwindigkeit V (Geschwindigkeit gegenüber Luft)
und der Bahngeschwindigkeit VK (Geschwindigkeit gegenüber
Grund ) kann der Wind Vw indirekt bestimmt werden. Dabei
kommt der präzisen Messung der Geschwindigkeiten V und VK
eine besondere Bedeutung zu , denn sie sind vergleichsweise
groß gegenüber der gesuchten Windgeschwindigkeit.
Die Fluggeschwindigkeit selbst ist eine aus den Parametern
Gesamttemperatur Tb Wasserdampfmischungsverhältnis m , sta¬
tischer Druck p s und Gesamtdruck p , hergeleitete Größe . In
den folgenden Abschnitten soll in Anlehnung an LENSCHOW
( 1972 ) die physikalische Methode der Windmessung kurz Um¬
rissen werden.

2 . 1 Statischer Druck, Staudruck und barometrische Höhe
Die Entnahme des statischen Druckes erfolgt an einer geeig¬
neten Stelle am Flugkörper, an der die Druckstörung durch
Umströmungseffekte minimal ist . DerRohwert p,i dieser Messung
ist trotz der richtigen Wahl des Einbauortes noch mit einem
Restanteil dieser Druckstörung (Einbaufehler) behaftet , der in
erster Näherung linear vom Rohwert des Staudruckes q ci ab¬
hängig ist . Der wahre Statikdruck ps ergibt sich daraufhin zu

Ps = Psi - k* Qci ,
wobei k* ein nur noch von der Meßkonfiguration abhängiger
Koeffizient ist . Die Größe q c; ist der Diflerenzdruck zwischen
der Statikdruckentnahmestelle und einer außerhalb der Grenz¬
schicht liegenden Gesamtdruckmeßstelle an einem Stagnations¬
punkt der Strömung . Das Bernoulli-Gesetz bedingt, daß der

Einbaufehler in gleichem Ausmaß nur mit umgekehrtem Vor¬
zeichen auch im gemessenen Staudruck enthalten ist . So wird
der wahre Staudruck:

Qc = Qci ( 1 + k*) ■

Abb . 1: Die Dornier 228 POLAR 4 des Alfred -Wegener-Insti-
tutes für Polar- und Meeresforschung mit METEOPOD
unter dem rechten Tragflügel.

!OLAR4
. VW

Der vom Einbaufehler befreite statische Druck geht ein in die
barometrische Höhenberechnung , die mit Hilfe der ICAO-
Standardformel erfolgt . Diese Formel liefert die Höhendifferenz
zwischen dem Niveau des aktuellen Druckes ps und dem des
Standarddruckes pn :

H b = - Tn/ r„ [(Ps/ Pn) nRn/Sn — 1] ,
mit Tn : Standard-Temperatur auf NN = 288,15 K

r n: Standard-Temperaturgradient = - 0,65 K/100 m
pn : Standard-Druck auf NN = 1013,25 hPa
g n : Normalschwerebeschleunigung = 9,80665 m/s 2
R n : Normalgaskonstante = 287,05287 J/kg/K

Die Höhe zb über NN ist dann nur noch abhängig von dem
Druck p0 (QFE) am Ort der Initialisierung des Meßsystems und
von der Höhe H 0 dieses Ortes:

zb = H b ( Ps) - H b( p0) + H0 .

2 .2 Lufttemperatur
Das Temperaturmeßelement ist in einem speziellen den Luft¬
fahrterfordernissen angepaßten Gehäuse untergebracht ( z . B.
Rosemount 102 BX mit PT - 100-Sensor , Abb. 2) . Zwar gibt es
diese Gehäuse in den verschiedensten Bauformen, dennoch ist
die physikalische Zielsetzung für den Temperaturmeßvorgang
stets dieselbe:
Um auf der Oberfläche des Sensorelementes eine homogene
Temperaturverteilung zu erreichen , muß die kinetische Energie
der anströmenden Luft soweit reduziert werden, daß nahezu der
Stauzustand erreicht ist . Nur eine Restgeschwindigkeit von
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Abb . 2 : Das Temperatur- beziehungsweise Fcuchtemeßgehäuse.

wenigen Metern pro Sekunde muß zur ausreichenden Belüftung
der Meßoberfläche gewährleistet sein.
Die am METEOPOD verwendeten Gehäusetypen erfüllen neben
der Erzeugung eines partiellen Stauprozesses noch eine weitere
Aufgabe: Durch die Krümmung der Strömung vor dem Eintritt
in den zentralen Meßkanal werden gröbere Partikel zum Schutz
des Sensorelementcs ausgesondert . Einzelheiten über die Ge¬
häusetechnik werden zum Beispiel bei STICKNEY et al . ( 1981)
ausführlich behandelt.
Die im Sensorgehäuse gemessene Temperatur ist , bedingt durch
den in ihm auftretenden Stau , etwas höher als die der unge¬
störten Umgebungsluft Tc (statische Temperatur) . Der beob¬
achtete Wert Tn liegt geringfügig unter der Gesamttemperatur Tt ,
die sich dann einstellt wenn die gesamte kinetische Energie
der Luft sich in Wärme umwandelt ( Recovery -Prozess).
Mit 1Iille eines vom Hersteller des Sensorgehäuses mitgegebenen
Recovery -Beiwertes wird ein Umrechnungsfaktor c K eingeführt,
der im Unterschallbereich eine schwache Abhängigkeit von der
Machzahl hat . Innerhalb des für den METEOPOD vorgesehenen
Operationsbereichs ist die machzahlbedingte Variation des
Faktors aber hinreichend klein , daß er für die Berechnung der
Gesamttemperatur als konstant angesehen werden kann:

Ti = cR Tti ,
mit z . B . cR = 1,0003
( Rosemount 102 BX , M c ~ 0,25) .

Das Symbol T steht hier immer für die Kelvin -Temperatur. Auf
Grund der Kenntnis sowohl des statischen Druckes ps als auch
des Gesamtdruckes p , = ps + qc kann die statische Temperatur Tc
über die Adiabatengleichung

Tc = T, ( Ps / Pi) RE/ cPL
berechnet werden. Die Größen Rl und cpF sind die individuelle
Gaskonstante beziehungsweise die spezifische Wanne bei kon¬
stantem Druck für trockene Luft.

2.3 Feuchte
Die standardmäßige Feuchtemessung bewerkstelligtein mit einem
Temperaturfühler ausgestattetes Sensorelement , das eine be¬
stimmte physikalischeEigenschaft mit der umgebenden relativen
Feuchte ändert . Das Meßgehäuse hat ähnliche technische Eigen¬
schaften wie im Fall des Thermometers . Die angezeigte relative
Feuchte f,j und die Sensortemperatur Tfh sind ebenfalls das
Resultat eines nicht ganz vollständigen Recovery -Prozesses. Der
Recovcry - Beiwert ist hier zwar unbekannt , aber es darf davon
ausgegangen werden, daß die den Sensor erreichende Strömung
grenzschichtfrei ist . Der Übergang von Tc auf TFt] ist also
adiabatisch:

Tc / TF , i = ( Ps / pr) R L/ cpL.

Der Druck pp im Feuchtegehäuse ist durch diese Gleichung
bestimmt . Zur Berechnung des gesuchten Wasserdampfpartial¬
druckes e c in der ungestörten Luft läßt sich ausnutzen , daß das
Mischungsverhältnis bei einem adiabatischen Prozess eine Er¬
haltungsgröße ist:

e F / pF = ec / ps ,
Der Dampfdruck eF im Gehäuse ergibt sich aus der gemessenen
relativen Feuchte fti überden nur von der Temperatur abhängigen
Sättigungsdampfdruck E (TFu) :

eF = f„ E (Tpij ) .
Der statische Dampfdruck ec resultiert aus der Zusammenfassung
der letzten drei Gleichungen:

ec - f.i E (TFI1) (Tc / TFii ) cpl/Rl

Der Sättigungsdampfdmck F, (T . . . ) wird zum Beispiel für Tempe¬
raturen über 0 °C nach der folgenden Zahlenwertgleichung
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berechnet:
E (T) = 6,13 ■exp [17,6 (T - 273,15) / (T - 30,65)] ,
mit T in Kelvin ,

E in hPa,
Alle weiteren Feuchtemaße lassen sich beliebig je nach den
Erfordernissen der Anwendung erzeugen , wie zum Beispiel das
Wasserdampfmischungsverhältnis:

m = Rl/R w - ec / (ps - ec) ,
mit Rw = individuelleGaskonstante für Wasserdampf.

2.4 Fluggeschwindigkeit
Der Betrag V der Fluggeschwindigkeit ergibt sich aus einer
Energiebilanz:
Die Summe aus kinetischer und innerer Energie des Luft-
partikels vor dem Stauprozess (Recovery) ist gleich seiner inneren
Energie im Staupunkt , wobei der Energieaustausch durch Wärme¬
leitung ausgeschlossen wird.
Die nach V aufgelöste Gleichung lautet:

V = [2c p
’ Tt [ l - (ps / p t)RVcr# .

Die Symbole Cp
’ und R’ bezeichnen die mit Virtualzuschlägen

versehenen thermodynamischen Konstanten (die spezifische
Wärme bei konstantem Druck beziehungsweise die individuelle
Gaskonstante ):

cp
’ = : cpL + mCpw,

R’ = : RL + m Rw ,
Der Index W steht für Wasserdampf.
Der Betrag des Fluggeschwindigkeitsvektors ist nun bekannt.
Seine Lage bezüglich des Flugkörpers wird über spezielle Sen¬
soren erfaßt, die die Anströmrichtung messen.

2.5 Wind
Der Windvektor Vw ist der Differenzvektor zwischen der Ge¬
schwindigkeit Vk des Flugkörpers gegenüber dem Inertialsystem
(Bahngeschwindigkeit) und dem Fluggeschwindigkeitsvektor V
(Abb. 3) . Der an dieser Stelle noch unbekannte Bahngeschwin¬
digkeitsvektor wird im Navigationsmodul errechnet . Der Begriff
Modul umfaßt hier die Gesamtheit aller Apparaturen und
Echtzeitprozeßrechner , die die folgenden flugmechanischen Para¬
meter ausgeben:

- translatorische Beschleunigung (insbesondere der Vertikal¬
anteil im Inertialsystem) ,

- dreidimensionaler Bahngeschwindigkeitsvektor (= Vk) ,
- Drehvektor Q (Rollen, Nicken , Gieren) ,
- Lagewinkel des Flugkörpers gegenüber dem Inertialsystem.

( # = Hängewinkel, 9 = Nickwinkel, ¥ - Gierwinkel)
Der Vektorder Bahngeschwindigkeithat in erdfesten Koordinaten
vorzuliegen (Koordinatensysteme siehe LN 9300) . Das gleiche
gilt für den Fluggeschwindigkeitsvektor. Mit Hilfe der Lagewinkel
läßt er sich vom flugzeugeigenen System in das Inertialsystem
transformieren;

cos a COS ß COS0 cosT
+ sin ß (sin# sinö cos¥ - COS# sinY)

+ sin a cos ß (cos # sin9 eosY + sin# sin ¥)
cos a COS ß COS0 sin?

+ sin ß (sin# sin0 sinT + cos# cos ¥)
+ sin a cos ß (cos# sin© sinY - sin# cos¥)

- cos a cos ß sin0
+ sin ß sin # cos0
+ sin a cos ß cos# COS0

Erst nach dieser Transformation kann der Windvektor in dem
für den Anwender geeigneten erdfesten Koordinatensystem
(“

| g
”) gebildet werden:

Vw| g
= VK | g

- V| B .

3 Erfordernisse an ein flugzeuggestütztes Turbulenzmeßsystem
Ein Meßinstrumentarium für Turbulenz muß in der Lage sein,
die bei diesem Phänomen dominierenden räumlichen Strömungs-
Strukturen (Windvektorschwankungen) aufzulösen. In der Atmo¬
sphäre werden zwei verschiedene Ursachen für turbulente Aus¬
tauschvorgänge unterschieden:
- die konvektiven Vorgänge mit typischen Raumskalen von 100 m

bis 10 km oder mehr,
- die Grenzschichtturbulenz in freien Scherströmungen oder

Bodenreibungsschichten, wo die Mischungsweglänge vom
Wandabstand abhängt.

Das kleinste zu erwartende Raummaß der dominierenden Struk¬
turen ist im Bereich der Bodengrenzschicht (Prandtl-Schicht)
zu finden . Die typischen Fluktuationsstrukturen in den von
Flugzeugen erreichbaren minimalen Operationshöhen sind im

Abb. 3 : Bestimmung des Windvek¬
tors Vw.
Indizes:
g = erdfestes Koordina¬

tensystem
K oder k - Bahnachsensystem

(parall. z . Bahn¬
vektor)

a = aerodyn. System
(parall. z . Flugge¬
schwindigkeits¬
vektor)

W = Wind . . .
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Bereich von 5 bis 10 m (Wellenlänge) zu finden . Bei einer
Fluggeschwindigkeit von maximal 100 m/s liegt die resultierende
Frequenz in der vom Flugkörper beobachteten Zeitreihe bei
höchstens 20 Hz . Mindestens diese Frequenz sollte also bei
einem Meßvorgang aufgelöst werden . Nach dem Abtasttheorem
hat dann die erforderliche Abtastrate größer zu sein als 40 Hz.
Die für den METEOPOD gewählte Rate ist 100Hz . Entsprechend
ist natürlich auch die Tiefpaßfilterung zur Verhinderung der
Frequenzmißdeutung (Aliasing) ausgelegt. So ist auf der Seite
der Datenverarbeitung gewährleistet, daß für die Aufgabenstellun¬
gen in der Mesoskala alle wesentlichen spektralen Anteile der
turbulenten Fluktuationsgrößen sicher erfaßt werden.
Auch auf der Seite der Sensor-Hardware müssen die Voraus¬
setzungen für diese hohe zeitliche Auflösung gegeben sein. Die
3-dB-Grenze sollte die Größenordnung von 20 Hz nicht wesent¬
lich unterschreiten . Die sich aus der Abtastrate und der Flug¬
geschwindigkeitergebende Meßschrittweite auf dem zurückgeleg¬
ten Flugpfad beträgt ca . 1 m . Der räumliche Abstand der Sensor¬
einheiten auf dem Instrumententräger sollte nicht größer als
diese Weite sein.

Im Hinblick auf Meßvorhaben in der planetaren Grenzschicht
sollte zudem die Möglichkeit einer direkten Bestimmung der
Höhe über Grund bestehen.

4 Die SystemlösungMETEOPOD
In herkömmlichen Flugzeugsystemen sind alle Sensoren auf der
Außenhaut des Flugzeuges befestigt. Unter Umständen sind die
Meßaufnehmer sogar über die gesamte Zelle verteilt. Die Auf-
und Abrüstung der Meßeinrichtung benötigt daher viel Zeit.
Dies spielt vor allem bei Flugzeugen , die auch anderweitig, z. B.
für Transportaufgaben, verwendet werden, eine große Rolle. Die
Strömungsmeßeinrichtungen sollen sich nach Möglichkeit in
einem vom Flugzeug wenig gestörten Bereich befinden.
Es lag nahe , einen Behälter zu konstruieren , auf dem alle
Sensoren auf engstem Raum montierbar sind , und der zudem
leicht in Flugzeuge ein- und ausbaubar ist. Durch die prinzipiell
steife Bauweise dieses Behälters treten keine Eigenschwingungen
auf , die sich in den Meßergebnissen wiederspiegeln könnnen.
Hier ist ein großer Vorteil gegenüber herkömmlichen Nasen¬
mastkonstruktionen zu sehen , deren Eigenschwingungsfrequen¬
zen in der Größenordnung von 10 Hz liegen.

4.1 Der Aufbau des Instrumentenbehälters
Alle Sensoren befinden sich in einem vier Meter langen GFK-
Behälter, der mit Hilfe eines Pylons unter einer Tragfläche
montierbar ist . In Abbildung 4 ist die Bestückung des Pods
verdeutlicht . Der Nasenbereich wurde für die Aufnahme der
Fluggeschwindigkeits- und Luftdatensensoren ausgelegt. Hierzu
zählen Fünf-Loch-Sonde mit Druckumformern (für Staudruck,
Statikdruck und Anströmwinkel) , Temperatur- und Feuchte¬
fühler . Die Abstände der Meßorte untereinander betragen maxi¬

mal 60 cm , so daß die Abtastweite (s . Abschn. 3) nicht über¬
schreiten . Die Nase und der Heckkonus sind mit dem Mittelteil
durch Verschraubungen verbunden , so daß das Innere für War-
tungs- und Reparaturarbeiten leicht zugänglich ist. Die einge¬
bauten Geräte sind auf drei Einschüben montiert , die auf
Führungsschienen arretiert sind. Somit besteht auf alle Geräte
eine schnelle Zugriffsmöglichkeit. Der Abstand zwischen dem
Trägheitsnavigationssystem(INS ) und der S-Loch-Sonde ist klein
(ca. 1,2 m ) und starr. Somit ist sichergestellt, daß die Bewegun¬
gen der Spitze exakt erfaßt werden. Verwindungen und Durch¬
biegungen sind vemachlissigbar klein.
Derzeit bestehen luftfahrtrechtliche Zulassungen für die Domier-
Flugzeugtypen DO 128 und DO 228 . Der METEOPOD wurde
an beiden Flugzeugen operiert und getestet . Dabei stellte das
Forschungsflugzeug der TU Braunschweig (DO 128) mit seinem
seit Jahren erprobten Meßsystem eine hervorragende Referenz¬
meßeinrichtung dar.

4.2 Die Datenverarbeitung
Ein speziellfür den METEOPOD-Einsatz konzipierter Vorrechner
hat die folgenden Funktionen , die im 100-Hz-Takt ausgeführt
werden:
- Pegelanpassung und Anti-Aliasing-Filterung der Analog¬

signale,
- Digitalisierung der Analogsignale,
- Erzeugung eines PCM-Datenrahmens unter Einbeziehung der

Digitalwerte der Navigationsplattform,
- Übertragung des PCM-Signals an den Bordrechner.
Zur Minimierung der Leitungslängen für die Analogsignale ist
der Vorrechner räumlich in den METEOPOD integriert. Die
Störpegel werden dadurch auf niedrigstem Niveau gehalten.
Die rauhen Einsatzbedingungen im Flugzeug, auch im Hinblick
auf die Anwendung in der Antarktis , prägen das besondere
Anforderungsbild an die Rechner . Jedes Detail ist auf diese
Beanspruchungen zugeschnitten.
Basierend auf einer PDP11/73 CPU verfügt der Bordrechner
über alle notwendigen Schnittstellen zu den Peripheriegeräten
sowie einen Vektorrechner zur schnellen Datenaufbereitung.
Zwei voneinander unabhängige Festplattenlaufwerke mit jeweils
20 Megabyte Speicherkapazität enthalten identische Programm¬
versionen für die Operation des Bordmeßsystems. Als Speicher¬
medium für die nutzerverfügbaren Daten dient ein integriertes
Bandlaufwerk mit 60 Megabyte Kapazität.
Das in der Programmiersprache Modula 2 geschriebene Soft¬
warepaket MODAMS (Modular On-Line Data Acquisition and
Monitoring System) ist ein Multi-Processing-System zur tabellen¬
gesteuerten Bearbeitung der Meßdaten (REDEKER 1987 ) . ln
Echtzeit ( 100-Hz-Takt) wird eine Vielzahl von Operationen
durchgeführt:

KontrdleinheitenDatenerfosgunqselfiheit
Feuchtefühfer

Sensoren;

Temperaturfühler Temperaturfühler
MagnetfeldsondeRadiohöhenmesserDruckaufnehmer

Abb. 4 : Frontansicht und Schnittbild vom METEOPOD,
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- Skalierung: Umrechnung aller Rohwerte in physikalische
Einheiten über die Sensorkennlinien,

- Sekundärdatenrechnung : Berechnung von flugmechanischen
und physikalischen Daten (Wind , Turbulenz , sonstige Nutzer¬
daten)

- Monitoring ; Sichtbarmachung aller vom Nutzer gewünschten
Werte, sowohl alphanumerisch als auch graphisch auf Bild¬
schirm und Drucker,

- Speicherung ; Ablage einer nutzerspezifischen Auswahl von
Daten in physikalischen Einheiten auf Bandkassetten,

Dem wissenschaftlichen Nutzer steht somit eine Datenübersicht
zur Verfügung, die es ihm ermöglicht, das Fluggeschehen vor
Ort den aktuellen Bedingungen anzupassen.

43 Das Leistungsvermögen der Sensorik und der Echtzeit-
datenrechnung

43 . 1 StatischerDruck und dynamische Drücke
Statischer Druck , Staudruck und die Differenzdrücke für die
Bestimmung des Fluggeschwindigkeitsvektors werden an einer
Fünf-Loch-Sonde abgenommen , einem Pitotrohr , das an seiner
Spitze vier weitere Sondierungsöffnungen für die Bestimmung
der Anströmrichtung hat (Anstellwinkel, Schiebewinkel) . Die
Druckleitungen zu den Umformereinheiten sind weniger als
einen Meter lang, so daß die Frequenzen des Orgelpfeifen¬
effektes oberhalb der Abtastrate liegen. In den Umformern
werden die Drucksignale auf kapazitiver Basis in elektrische
Analogsignale gewandelt. Die vom Hersteller garantierte Ant¬
wortzeit von nur 10 ms ist für die geforderte Grenzfrequenz
von 20 Hz akzeptabel.
Der am METEOPOD auftretende Einbaufehlerkoeffizient k*
beträgt 0,11 für den Betrieb am Tragflügel der Domier 228.
Der gemessene Statikdruck ist gegenüber dem wahren Umge¬
bungsdruck um einen Wert erhöht , der 11% des Staudruckes
beträgt

43 .2 Temperatur
Die Temperatur wird derzeit mit zwei voneinander unabhängigen
Fühlern gemessen . Sie arbeiten alle mit Hilfe von PT- 100-Tempe-
ratursensoren , die auf Trägem in luftdurchströmten Gehäusen
montiert sind (Funktionsprinzip der Gehäuse : s . Abschn . 2 .2) .
Der erste der beiden Fühler wird für die Erfassung der turbu¬
lenten Fluktuationen der Temperatur gebraucht . Es handelt sich
um ein offen gewickeltes PT- 100-Element (open wire element)
in einem besonders dünnwandigen Gehäuse , das nicht gegen
Vereisung beheizt werden kann . Die Zeitkonstante dieser An¬
ordnung beträgt unter den üblichen Flugbedingungen zwischen
0,2 und 0,5 s . Dieser Wert ist größer als die geforderte Antworgt-
zeit von 10 ms , andererseits hat dieser Sensor unter den der¬
zeitig luftfahrtzugelassenen Bautypen die geringste Trägheit.
Wegen der hohen mechanischen Empfindlichkeit der Open-
Wire-Technik ist eine zweite Temperaturmessung eingerichtet,
die mit einem vergossenen PT- 100-Element ausgestattet ist
Das Funktionsprinzip ist identisch, jedoch ist die höhere Be¬
triebssicherheit mit einer größeren Zeitkonstante von 1 bis 2 s
erkauft worden.

433 Feuchte
Für die Feuchtemessung wurden drei, nach unterschiedlichen
Verfahren arbeitende , Sensoren im METEOPOD integriert:
1) Der Lyman-Alpha Feuchtesensor (BUCK 1985 ) nutzt die
Alpha-Linie der Lyman-Spektralserie des Wasserstoffes aus. Die
Luft wird mit Hilfe der durch die Sensoranströmung erzeugten
Druckdifferenz durch den Meßkanal geleitet (cross flow). Die

notwendige UV -Strahlung wird durch eine spezielle Wasserstoff-
Gasentladungsröhre erzeugt. Der in der Meßstrecke absorbierte
Strahlungsanteil ist das Maß für die Wasserdampfdichte.
Dieser Feuchtesensor besitzt aufgrund des trägheitslosen Meß¬
verfahrens die sehr hohe zeitliche Auflösung von 2 ms . Nach¬
teilig sind jedoch die hohen Nullpunktsveränderungen im
Langzeitbereich.
2) Als weitererFeuchtesensor wirdein Taupunktspiegelbetrieben.
Durch eine sogenannte Reverse-Flow-Probe , die der Separation
von Flüssig- und Festteilchen dient , wird Luft in eine Kammer
zum Taupunktspiegelgeleitet. Die goldbeschichtete Spiegelfläche
wird über ein zweistufiges Peltierelement gekühlt. Die opto¬
elektronische Messung des Wasser- oder Eisbeschlages erkennt
den Taupunkt und dient zur Regelung des Kühl- und Heizzyklus.
Zusammen mit dem zusätzlich gemessenen Kammerdruck und
den Zustandsvariablen der ungestörten Außenluft wird der
statische Taupunktswert errechnet.
Ein großer Vorteil des Taupunktspiegels besteht darin, daß eine
Eichung mittels eines Referenzgerltes entfällt. Lediglich eine
regelmäßigeReinigung des Spiegelsist notwendig. Der Taupunkts¬
meßbereich liegt zwischen - 75 °C und +50 °C bei einer Auf¬
lösung von 0,03 °C . Die aktuelle Zeitkonstante ist eine Funktion
der Kühlrate des Spiegels. Sie ist für hohe Taupunkte am
kleinsten und wächst mit abnehmenden Taupunkten. Die Kühl¬
rate liegt bei ca . ein bis zwei Grad pro Sekunde. Speziell bei
dem Übergang von feuchter zu trockener Luft kann die Einstell¬
zeit auf den neuen Taupunkt mehr als eine Minute betragen.
Eine Messung schnell ändernder Feuchte ist mit diesem Sensor
demnach nicht möglich, dafür ist der Mittelwert aber äußerst
langzeitstabil.
3) Als dritter Sensor wird ein AERODATA-Feuchtefüh !cr ver¬
wendet. Er verbindet eine gute Langzeitstabilität mit einer für
die Berechnung der Fluggeschwindigkeitausreichenden Antwort¬
zeit von 1 bis 2 Sekunden . Es ist ein einfacher in die Außenhaut
zu montierender Sensor (s . Abschn. 2 .3) . Kernstück ist ein
Kondensator , dessen Dielektrikum von der relativen Feuchte
abhängt. Ein PT- 100-Element ist mit dem Fühler wärmeleitend
verbunden , damit die adiabatische Umrechnung auf die statischen
Luftverhältnisse erfolgen kann.
Die relative Feuchte kann mit einer Auflösung von 0,025%
zwischen 0 und 100 % bestimmt werden. Die absolute Genauig¬
keit des Sensors liegt auf Grund von Nichtlinearitäten und
Hystereseeflfektenbei nur ±5 % relative Feuchte.
Durch geeignete echtzeitfahige numerische Kopplungsalgo¬
rithmen (komplementäre Filter) lassen sich die jeweils vorteil¬
haften Spektralbereiche der verschiedenen Feuchtesignale ver¬
einigen. So wird der Feuchtewert aus dem Lyman-Alpha im
Langzeitbereich mit dem des Taupunktspiegels oder dem des
kapazitiven Sensors gestützt.

43 .4 Navigation
Für die Erzeugung der Navigationsdaten und aller weiteren für
die Windmessung interessanten Größen (s . Abschn. 2 .5) wird
ein Trägheitsnavigationssystem (Typ Honeywell Lasemav 2)
verwendet. Es besitzt Laserkreisel, mit deren Hilfe die Lage
des Flugzeuges im Raum bestimmt werden kann. Gemessen
werden außerdem die Beschleunigungen im flugzeugfesten
Koordinatensystem . Mit Kenntnis dieser Daten kann durch eine
einfache Integration die Flugzeuggeschwindigkeitgegenüber dem
erdfesten System bestimmt werden. Durch eine doppelte Inte¬
gration und eine Koordinatentransformation wird die jeweüige
Position errechnet.
Die Beschleunigungswerteund Winkelgeschwindigkeitenwerden
mit einer Rate von 50 Hz ausgegeben , während die Werte der
Horizontalgeschwindigkeit mit 10 Hz zur Verfügung stehen.
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Diese Rate ist für die Bestimmung der Flugzeugbewegungen
hinreichend , da im normalen Flugbetrieb keine höherfrequente
Eigendynamik auftritt.
Die inertiale Vertikalgeschwindigkeit des Flugzeugs kann nicht
nur durch einfache Integration der Beschleunigung bestimmt
werden. Die Nullpunktsabweichungen der Sensoren würde eine
viel zu hohe Drift im Geschwindigkeitswert erzeugen . Erst
die numerische Kopplung über ein sogenanntes Schätzfilter mit
der barometrischen Höhenmessung erlaubt die Eliminierung des
schlechten Langzeitverhaltens des integrierten Beschleunigungs¬
signals (v. REDEKER u . VÖRSMANN 1985 ).
Das Fehlerverhalten der Trägheitsplattform setzt sich aus zwei
Mechanismen zusammen:
- Eine zeitlich lineare Drift, die in der Positionsberechnung zu

einer Ablage von durchschnittlich 1-2 km/h führt;
- Eine der Drift überlagerte Schwingung (Schulerschwingung)

mit einer Periode von 84 Minuten und einer Amplitude
von wenigen hundert Metern.

Derzeitig ist das System METEOPOD allein auf die Navigation
nach dem Trägheitsprinzip angewiesen, da die vorgesehene
Stützung durch das Global Positioning System (GPS) mangels
Satelliten nur unzureichend operationsfahig ist Die Ausgaberate
von ca . 1 Hz , mit der die derzeitigen GPS-Systeme ihre hoch¬
genauen Positionen ausgeben , wäre unter Anwendung der
Kalman-Filtertechnik für die Eliminierung der Langzeitdriften
des Trägheitssystems mehr als ausreichend.

43 J Wind und stochastische Größen
Die Windvektorberechnung wird nach dem in Abschnitt 2 .5
genannten Verfahren durchgeführt . Da die Eingangsgrößen in
der notwendigen zeitlichen Auflösung vorliegen, ist der resul¬
tierende Windvektor auch in seinen turbulenten Schwankungen
bekannt . Dieses gilt nicht nur für die horizontalen Komponen¬
ten . Wegen der numerischen Kopplung zwischen der Vertikal¬
beschleunigung und der barometrischen Höhe ist die vertikale
Eigengeschwindigkeit des Flugzeugs ebenfalls in hoher Zeit¬
auflösung bekannt . Infolgedessen ist auch die Vertikalkompo¬
nente des Windes bis in die turbulente Skala hinein bekannt.
Das Echtzeitprogrammsystem MODAMS erlaubt es zudem
on -line diverse je nach Nutzerbedürfnissen geforderte Turbulenz¬
statistiken zu berechnen . So können neben Mittelwerten auch
die Varianzen (Turbulenzintensitäten ) , Kovarianzen (turbulente
Flüsse) und in Zukunft auch spektrale Verteilungen bestimmt
werden.

0° 90 ° 180° 270 ° 360°
- ^ V|/

Abb. 5 : Fehler der meridionalen Windkomponente in Abhän¬
gigkeit vom Steuerkurs bei Horizontalflug. Die Ein¬
gangsfehlermaße sind 1 m/s bzw. 1° .

4.4 Das Fehlerverhalten
Die Formeln für die Windberechnung enthalten eine Vielzahl
von Primärparametem , die jeder für sich fehlerbehaftet sein
können . Die Ursachen sind im Fehlervahlten der Sensoren zu
suchen . Deren Qualitätsmerkmale hinsichtlich Auflösung, Nicht¬
linearitäten und Trägheitsverhalten sind entscheidend für die
Güte der Vektoren der Fluggeschwindigkeit und der Bahnge¬
schwindigkeit.
Der Effekt der Sensorfehler kann durch verschiedene Kalibra-
tionsflugzeugprozeduren minimiert werden, die für die jeweilige
Systemkonfiguration einmal durchlaufen werden. VÖRSMANN
(1984) stellt ein lineares Fehlermodell vor, das es erlaubt , den
Fehler des Windvektors in Abhängigkeit von den Fehlem der
Eingangsgrößen zu bestimmen . Vier generelle Aussagen sind
aus dem Modell ableitbar:
- Die Fehler der Windkomponenten , die von Fehlmessungen

der Winkelparameter herrühren , sind direkt proportional der
Fluggeschwindigkeit. Das heißt : Mit zunehmender Flugge¬
schwindigkeit vergrößert sich die Fehlmessung der Wind¬
komponenten und damit die Messung des Windes in Betrag
und Richtung.

- Die durch Fehler im Horizontalanteil des Fluggeschwindig¬
keitsvektors verursachten Abweichungen in den horizontalen
Windkomponenten sind porportional zum Sinus bzw. Cosinus
des Steuerkurses T . Dieses gilt natürlich nicht für den
Vertikalwind;

- Die im vorangegangenen Punkt genannten Fehler der u- und
v-Komponente des Windes sind amplitudengleich um 90°
phasenverschoben;

- Die absoluten Windfehler sind keine Funktion des Windes
selbst.

Die folgenden Beispiele zeigen diese Zusammenhänge für den
Horizontalflug, dem für die Zwecke der Windmessung normalen
Flugzustand . In Abbildung 5 ist für verschiedene Eingangsfehler
der Fehler der Meridionalkomponente des Windes in Abhän¬
gigkeit vom Steuerkurs aufgetragen. Winkelfehler sind mit 1°
und Geschwindigkeitsfehler mit 1 m/s angesetzt. Es zeigt sich
unter anderem der oben genannte sinus- beziehungsweise
cosinusformige Verlauf für Fehler im Horizontalanteil des Flug¬
geschwindigkeitsvektors. Für das gleiche Fehlermaß der Ein¬
gangsgrößen zeigt Abbildung 6 den Fehler der Vertikalkompo¬
nente des Windes als Funktion der Fluggeschwindigkeit. Nur
die Fehler der flugzeugeigenen Vertikalgeschwindigkeit sowie

A<t>, Aß , AVAu Kq,AV|,

Abb. 6 : Fehler des Vertikalwindes in Abhängigkeit vom Betrag
der Fluggeschwindigkeit. Die Eingangsfehlermaße sind
1 m/s bzw. 1 °.
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des Nick- und Anstellwinkels wirken sich signifikant auf den
Fehler im Vertikalwind aus.

Tab . 1 : Absolute Fehler des METEOPOD bei den meteoro¬
logischen Standardgrößen

absoluter Fehlerbetrag

Lufttemperatur 0,2 K.
Luftdruck 0,5 hPa
relative Feuchte 4%
Horizontalwindvektor 0,7 m/s
Vertikalwind 03 m/s

Unter Berücksichtigung aller denkbaren Sensorfehler des jeweils
verwendeten Meßsystems (hier METEOPOD) läßt sich mit Hilfe
des Gaußschen Fehlerfortpflanzungsgesetzes der Fehler ( lo -Wert)
des resultierenden Windvektors berechnen . Tabelle 1 zeigt eine
kurze Auflistung der absoluten Fehler der wichtigsten Meß¬
größen . Die absoluten Genauigkeiten von bodengebundenen
Windmeßgebem werden nicht ganz erreicht. Hierfür sind im
wesentlichen die Fehler in der Bahngeschwindigkeit (Drift +
Schulerschwingung) verantwortlich. Andererseits werden die
turbulenten Fluktuationen des Windvektors mit Hilfe der hin¬
reichend trägheitsarmen Meßmöglichkeiten für die Flugge¬
schwindigkeit vergleichsweise gut erfaßt. Unter Einsatz des
Satelliten-Navigationssystems GPS ist eine Genauigkeit der
Mittelwerte im Bereich von 0,1 m/s erreichbar.

5 Erste Erprobungen des METEOPOD

Abbildung 7 zeigt Vertikalprofile des Windes , der Temperatur
und der relativen Feuchte , wie sie während eines 10-Minuten-
Aufstieges bei einem Testflug gewonnen wurden . Deutlich
erkennbar ist die Obeigrenze der Mischungsschicht in 1400 m
Höhe . Die turbulenten Schwankungen in den Winddaten zeigen
hier einen signifikanten Sprung. Natürlich gehen der Tempe¬
ratur- und der Feuchteverlauf mit diesem Erscheinungsbild
konform.

Die Experimente KONVEGS (tageszeitliche Entwicklung der
konvektiven Grenzschicht über hügeligem Gelände , Institut für
Meteorologie und Klimatologie des Kemforschungszentrums
Karlsruhe) und HELRON (Erfassung rollenformiger Zirkulatio¬
nen in und über der nächtlichen Grenzschicht , Institut für
Meteorologie und Klimatologie der Universität Hannover) ,
beide im Sommer 1988 , waren die ersten wissenschaftlichen
Einsätze des METEOPOD-Svstems. In Abbildung 8 ist ein
Ausschnitt der KONVEGS-Messungen enthalten . Sie vermittelt
einen ersten Eindruck über das Turbulenzverhalten über dem
Hügelgelände am Nord-Ost-Rand des Schwarzwaldes.

6 Schlußbemerkung
Mit Hilfe des METEOPOD wird die bordautonome Aerologie
in einer technisch vergleichsweise einfach handhabbaren Form
möglich. Die Instrumentierung des METEOPOD erlaubt die

3000

2800

2600

2400

2200

2000

1800

1400

1200

1000

0 4 8 12

>1
V

i1k
\ 11
i

X
/

i
\\

—

1
- 6 - 4 - 2 0 2 4 - 6 - 4 - 2 0 2 4 0 40 80 - 16 - 10 - 4 2

uwg,m/s v\vg . m/s «vwg . m/s Istat . Grad C

Abb. 7 : Vertikalprofile von Wind , Temperatur und relativer
Feuchte , gemessen mit dem METEOPOD.
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METEOPOD während des
KONVEGS-Experimentes.

Messung der oben erwähnten atmosphärischen Größen auf
engstem Raum.
Die Vorteile dieser Konstruktion gegenüber den hergebrachten
Systemlösungen sind:
- Wartungsfreundlichkeit der Sensorik, da der gesamte Behälter

in einem Labor bearbeitet werden kann;
- kürzerer Abstand zwischen Trägheitsnavigation und Strö¬

mungssensorik so daß verschiedene geometrische Fehler¬
quellen ausgeschlossen sind;

- kürzerer Abstand zwischen Temperatur- beziehungsweise
Feuchtemessung und Strömungssensorik , daher turbulente
Flüsse fühlbarer und latenter Wärme meßbar;

- kürzere Schlauchleitungen in der Druckmessung , so daß
Eigenfrequenzprobleme vermieden werden;

- kürzere Meßleitungen zwischen Sensor und Verstärker, daher
geringere Störpegel;

- starre Verbindung von Lagereferenzplattform und Strömungs¬
sensor;

- Austauschbarkeit des Trägersystems, denn der METEOPOD
kann prinzipiell an jedem Luftfahrzeug betrieben werden, an
dem Außenlasten von wenigstens 100 kg zugelassen sind.

Als nächster Schritt ist eine Version in Vorbereitung, die als
Last unter einem beliebigen Hubschrauber operiert werden
kann. Die Einrüstzeiten entfallen praktisch, da er nur an den
Lasthaken des Hubschraubers gehängt werden muß . Der Hub¬
schrauber kann in Gebieten operieren , die mit dem Flugzeug
nicht zu erreichen sind (Bergtäler) . Er kann auch noch im

bodennahen Bereich operieren . Die Fluggeschwindigkeit kann
erheblich reduziert werden . Damit werden dann auch die
Abtastungen bei gleicher Frequenz in kürzeren Abständen
erfolgen.
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