Deutscher Wetterdienst

Wetter und Klima aus einer Hand

6

Heft 102 (2018) 18,90 Euro

promet

meteorologische fortbildung

Atmospharische Prozesse
Im arktischen Klimasystem




olge] i [=1ll Meteorologische Fortbildung

Herausgeber
Deutscher Wetterdienst

Hauptschriftleiter
Dr. J. Rapp (Offenbach/M.)

Redaktionsausschuss

Prof. Dr. G. Adrian (Offenbach/M.)
Prof. Dr. B. Ahrens (Frankfurt/M.)
PD Dr. F. Berger (Lindenberg)
Prof. Dr. Ch. Bernhofer (Dresden)
Prof. Dr. B. Brimmer (Hamburg)
Prof. Dr. G. Craig (Miinchen)

Prof. Dr. G. Grof3 (Hannover)

Prof. Dr. A. Macke (Leipzig)

Dr. C. PlaB-Dillmer (Hohenpeif3enberg)
Dr. E. Rudel (Wien)

Dr. M. Sprenger (Zurich)

Layout und Satz
Susanne Schorlemmer

Mitarbeit:
Tanja Glatz, Heike Beck

Auflage: 3 600
Fotohinweis Titelseite: Karolin Eichler, DWD

Redaktionsschluss: 11.12.2018

Fiir den Inhalt der Arbeiten sind die Autoren

verantwortlich. Alle Rechte bleiben vorbehalten.

Fiir die etwa ein Jahr spater
erscheinende Online-Ausgabe:

Druck

Heyne-Druck GmbH
Ferdinand-Porsche-Stralle 15
63073 Offenbach

Verlag

Deutscher Wetterdienst
Fachinformationsdienst und
Deutsche Meteorologische Bibliothek
Frankfurter Str. 135

63067 Offenbach/M.
bibliothek@dwd.de

ISSN 0340-4552 (Druck)

ISSN 2194-5950 (Internet)

ISBN 978-3-88148-516-6 (Druck)
ISBN 978-3-88148-517-3 (Internet)

Preis des Heftes: 18,90 € plus Versandkosten

(@)

BY NC ND

Internet: www.dwd.de/promet

Editorial
Liebe Leserinnen und Leser,

nach tiber zehn Jahren werde ich im Jahr 2019
die Schriftleitung der Fortbildungszeitschrift
Promet abgeben. Meine neue Tatigkeit fiir das
Bildungszentrum des Deutschen Wetterdiens-
tes bindet zu viel Kraft und Zeit. Zur Zeit wird
daher intensiv nach einer Nachfolgerin bzw.
einem Nachfolger gesucht. Ich bin zuversicht-
lich, dass bald schon ein neuer Schriftleiter
gefunden wird. SchlieBlich sind zwei liberaus
interessante Themenhefte in Vorbereitung:
Eine Ausgabe wird sich mit dem Kohlenstoff-
kreislauf, einer hochaktuellen wissenschaftli-
chen Problematik, beschaftigen und ein weite-
res Heft wird liber die neuesten Erkenntnisse
zu den aulBertropischen Zyklonen berichten,
einem Thema, das sicher viele Prognostiker -
aber nicht nur die - neugierig machen wird.

Aber zunédchst einmal ist der Blick auf die
Arktis gerichtet, einer Region, die im Fokus
der internationalen und nationalen Klimafor-
schung steht und in der die Klimaerwiarmung
viel schneller voranschreitet, als wir uns das
manchmal vorstellen konnen. Dieses Heft soll
zum Verstandnis der meteorologischen Pro-
zesse im arktischen Klimasystem beitragen.

Ich wiinsche Ihnen dafir eine kurzweilige
Lekttre

Ihr

Jorg Rapp
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Atmospharische Prozesse im arktischen Klimasystem

Zu diesem Heft

In diesem Hefi sind Beitrdige zusammengestellt, die wichtige Prozesse im arktischen Klimasystem beschreiben und
die sich auf Prozesse in der Atmosphdire konzentrieren. Nicht im Zentrum stehen hier die weiteren Komponenten des
arktischen Klimasystems Ozean, Meereis, Landoberfliichen mit Fliissen, Gletschern, Permafiost, etc. Die Vorgdnge
und Verdnderungen in der Arktis sind gekoppelt mit dem globalen Klimasystem. Dabei gehen die Wirkungen in beide
Richiungen. Grofrdumige atmosphcirische Fernwirkungen, wie Arktische Oszillation (A0), Nordatlantische Oszil-
lation (NAQ) oder Pazifik-Nordamerika-Oszillation (PNA), sind Beispiele dieser Kopplungen. Diese beeinflussen
die Arktis und die mittleren Breiten und werden andererseits in ihrer Ausprégung von Vorgdingen in beiden Regionen
beeinflusst. Girofie ozeanische Stromungssysteme (., Conveyor Belt ") verbinden alle Weltmeere. Ein Zweig fiihrt iiber
den Golfstrom und den Nordatlantischen Strom bis in den Arktischen Ozean, wo die Wassermassen durch Abkiihlung
und Eishildung modifiziert werden und zum groflen 1eil als Tiefenwasser in den Nordatlantik zuriickkehren und somit
zum Antrieb der thermohalinen Zirkulation (THC) beitragen. Aus der Arktis mit der transpolaren Drift durch die
Framstrafie treibendes Meereis beeinflusst iiber die Arktis hinaus den Salzgehalt und die Dichteschichtung im Nord-
atlantik. Abschmelzende Gletscher erhohen den Meeresspiegel weltweit. Die Arktis ist also kein isoliertes System.

In der Arktis voliziehen sich derzeit aufféillige und fiir Klimaabldufe vergleichsweise schnelle Verdnderungen. Die
auffilligsten Anderungen im arktischen Klimasystem betreffen die bodennahe Lufitemperatur und das Meereis.
Weéhrend in den letzten 100 Jahren die Zwei-Meter-Lufitemperatur global um etwa | °C gestiegen ist, hat die Tempe-
ratur in der Arktis um 3 bis 4 °C zugenommen. Diese auch als arktische Verstirkung bezeichnete besondere Erwdir-
mung wird begleitet von einer starken Abnahme des arktischen Meereises, wobei der kausale Zusammenhang beider
Phdnomene bis heute nicht abschliefSend gekldirt ist. In den letzten 40 Jahren (seit etwa 1979), seitdem verldssliche
Satellitendaten vorliegen, ist die maximale Ausdehnung des Meereises im Winter um bis zu 13 Prozent und die som-
merliche minimale Ausdehnung sogar um bis zu 50 Prozent zuriickgegangen. Dramatische weitere Riickgdinge bis zu
einem volligen Abtauen des Meereises im Sommer werden von einigen Klimamodellen noch fiir dieses Jahrhundert
vorhergesagt. Allerdings ist die Streubreite der Prognosen und der resultierenden Folgen noch sehr grofs.

Das Wechselspiel aller Komponenten des arktischen Klimasystems miteinander und mit dem globalen Klimasystem
ist zu komplex und umfangreich, als dass es in einem Prometheft umfassend abgehandelt werden kann. Wir beschrdin-
ken uns hier daher aufdie Diskussion wichtiger Prozesse in der Atmosphdre und der Wechselwirkung zwischen der
Atmosphdre und dem Meereis. Die Kapitel dieses Hefies befassen sich im Einzelnen mit folgenden Themen.

Der erste Beitrag gibt einen klimatologischen Uberblick iiber die rdumliche Verteilung und den mittleren Jahres-
gang der wichtigsten meteorologischen Grofien und des atmosphdrischen Energichaushaltes der Arktis. Im zweiten
Beitrag wird auf die Wechselwirkung zwischen Anderungen der arktischen Meereisbedeckung und Anderungen der
atmosphdrischen Zirkulation, sowohl in der Arktis als auch dariiber hinaus, eingegangen. Der dritte Beitrag befasst
sich mit der arktischen Verstirkung und welche wichtige Rolle der Bewdlkung hierbei spielt. Tiefdruckgebiete sind
ein markanter synoptischer Prozess in jedem Klimasystem. Ihre Hdufigkeit in der Arktis und ihre vielfiltigen und
besonderen Einfliisse auf das Meereis werden im vierien Beitrag dargelegt. Der fiinfie Beitrag gibt einen Uberblick
tiber Kaltlufiausbriiche vom arktischen Meereis auf den offenen Ozean mit den dabei aufiretenden tvpischen Wol-
kenstrukturen in Form von Strafien und Zellen und den dabei stattfindenden extremen Encrgieumsditzen zwischen
Ozean und Atmosphdre. Solche enormen Energieffiisse treten auch in sogenannten Polynjas auf, die Aufbriiche der
Meereisdecke auf griferen Skalen (= 10 km) in meist jahrlich wiederkehrenden gleichen Regionen darstellen. Hier-
mit befasst sich der sechste Beitrag. Inhomogenilditen der Meereisdecke auf kleinerer Skala von < 1 km in Form von
Rissen, Rinnen und Presseisriicken bestimmen entscheidend den vertikalen Energieaustausch ither dem Meereis und
damit die Bedingungen in der atmosphdrischen Grenzschicht. Thre Parametrisierung zur Berticksichtigung dieser
subskaligen Prozesse in Wetter- und Klimamodellen wird im siebten Kapitel behandelt. Der letzte Beitrag befasst
sich mit dem katabatischen Wind an den Rdndern des gronldndischen Gletschereises, der dort eine vergleichbare
Bedeutung wie der synoptische bedingte Wind hat und dessen Finfluss bis weit hinaus auf das angrenzende Meereis
reicht.

Burghard Briimmer
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B. BRUMMER

1 Atmospharische Bedingungen und Energiehaushalt

der Arktis im Jahresgang

Annual cycle of atmospheric conditions and energy balance of the Arctic

Zusammenfassung

In diesem Beitrag werden zu Beginn die horizontale Verteilung und der Jahresgang der wichtigsten me-
teorologischen Klimaparameter wie Luftdruck. Temperatur. Bewélkung, Niederschlag. Oberfliichenal-
bedo dargestellt. Der zweite Teil befasst sich mit der Energicbilanz der arktischen Atmosphiire im Gebiet
ndrdlich von 70°N und den dazu beitragenden Prozessen.

Summary

In this paper the horizontal distribution and the annual cycle of the most important meteorological cli-
mate parameters such as air pressure, air temperature, cloudiness, precipitation and surface albedo are
presented. The second part of the paper deals with the Arctic atmospheric energy balance for the region

> 70°N and analyses the contributing processes.

1 Einleitung

Zwischen den 30-jihrigen Zeitriumen 1901-1930 und
1986-2015 stieg die bodennahe Luftiemperatur im glo-
balen Mittel um etwa 0.8 °C (BLUNDEN und ARNDT
2016). Der Temperaturanstieg ist besonders deutlich in
der Arktis ausgeprigt. Diese besondere Empfindlichkeit
der Arktis wird als .arktische Verstirkung™ (im Engli-
schen . Arctic Amplification”) bezeichnet (SERREZE
und BARRY 2011, WENDISCH et al 2017). Der Tempe-
raturtrend iiber die letzten drei Dekaden betriigt in der
Arktis das Zwei- bis Dreifache des globalen Trends (CO-
MISO und HALL 2014). Ein sichibares Signal hierfiir ist
der Riickgang der mit Eis bedeckien Meereslliche ins-
besondere zum Ende der sommerlichen Schmelzperiode
hin. Zwischen 1979 und 2013 ist die Anfang September
mit Satelliten gemessene minimale eisbedeckie Fliche
des Arktischen Ozeans um -12.7 % pro Dekade zuriick-
gegangen. Zunchmend deutlich zeigt sich auch jihrlich
am Ende des Winters im Mirz ein Riickgang der maxi-
malen Eisausdehnung mit -2,5 % pro Dekade (MEIER et
al. 2014). Im Mérz 2017 und mit etwa gleichen Werten

im Miirz 2018 wurde die bisher geringsie maximale win-
terliche Eisausdehnung seil Beginn der Satellitenmes-
sungen registriert. Im Mittelpunkt dieses Artikels stehen
allerdings nicht die neuesten Klimarekorde der Arktis,
sondern die das arktische Klimasystem charakterisie-
renden atmosphirischen Gréfen und Prozesse, wie zum
Beispiel Strahlungs- und Energiefliisse. und deren ty pi-
scher Jahresgang. Der Jahresgang der wichtigsten mete-
orologischen Gréfen wird im Abschnitt 2 dargestellt. Im
Abschnitt 3 werden der Energiehaushalt der Arktis sowie
die ihn bestimmenden Prozesse diskutiert.

2 Die wichtigsten meteorologischen Griiien im Jah-
resgang

In diesem Abschnitt wird auf die Jahresgiinge der Klima-
parameter Luftdruck, Temperatur. Oberflichenalbedo.
Bewdlkung und Niederschlag eingegangen. Die ebenfalls
wichtige, vielleicht sogar wichtigste Grofe Strahlungsbi-
lanz wird im Zusammenhang mit dem Energichaushalt
im Abschnitt 3 behandelt.
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Abb. I-1: Monatsmittel des Luftdrucks (hPa) auf Meeresniveau im Zeitraum 1/1979 bis 12/2000 berechnet aus sechsstiindlichen Analyse-
daten des EZMW (aus AFFELD 2003). Der schwarz umrandete Kasten markiert die Framstrafle, wo der geostrophische Wind eine starke
N-S-Komponente hat. Dort findet der Hauptexport von Meereis (GréBenordnung von 3000 km?® pro Jahr) aus dem Arktischen Ozean statt.
Da das Meereis nur einen geringen Salzgehalt von wenigen Promille hat, kommt diese Meereisdrift einem SiiBwasserstrom in den Atlantik

gleich, der etwa dem 120-fachen des Flusses Elbe entspricht.

Der Luftdruck auf Meeresniveau zeigt in der Arktis
cinen charakteristischen Jahresgang (Abbildung 1-1).
In der zentralen Arktis herrschen im Winter antizyk-
lonale Bedingungen vor. Ausgehend vom sibirischen
Hoch erstreckt sich hoher Luftdruck iiber die zentrale
Arktis hinweg bis nach Nordamerika. Der Schwerpunkt
wandert im Laufe des Winters von der sibirischen zur
nordamerikanischen Seite. Dem hohen Bodenluftdruck
in der Arktis im Winter stehen zwei stark ausgepragte
Tiefdruckgebicte  gegen-
iiber, das sogemannte Is-
landtief und das Aleuten-
tief. Im Sommer sind diese
beiden Tiefdrucksysteme
abgeschwiicht.  wiihrend
gleichzeitig in der Arktis
niedriger Luftdruck domi-
niert. Letzteres ist bedingt
durch und gleichbedeutend
mit einer hohen Tiefdruck-
haufigkeit im  Sommer
(BRUMMER 2018). Die
winterlichen Hochdruckbe-

dingungen herrschen etwa ST -W S

acht Monate (Oktober bis  Abb. 1-2: Mittlere Zwei-Meter-Lufttemperatur in °C i

Tiefdruckbedingungen etwa vier Monate (Juni bis Sep-
tember) vor. so dass im Jahresmittel in der Arktis hoher
Luftdruck dominiert. Der Luftdruckverteilung kommt
in vielerlei Hinsicht eine besondere Bedeutung zu. Sie
bestimmt die Advektion von Luftmassen und damit den
horizontalen Energietransport in die Arktis hinein oder
aus ihr heraus und hat Einfluss auf die Bewdlkungsbe-
dingungen. Auberdem driftet das Meereis in erster Ni-
herung parallel und proportional zum geostrophischen

I L) |
m Januar und Juli (angepasst aus SERREZE und

Mai) und die sommerlichen ~ BARRY 2005). K. W markieren Temperaturminima bezichungsweise -maxima.
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Abb. 1-3: Lufttemperatur in °C (versetzte, aber gleiche Skala) gemessen in 2 m
Héhe an acht (Buchstaben B bis 1) mit dem Meereis driftenden, autonomen Wet-

der schmelzenden Schneeoberfliche aul dem
Meereis.

Eine weitere Besonderheit fir den Arktischen
Ozean im Sommer besteht darin, dass die 0 °C
warme. schmelzende Schneeoberfliche wir-
mer ist als die Oberfliche des offenen Meer-
wassers, die bei einem Salzgehalt von 28 bis
32 % eine Temperatur nahe beim Gefrierpunki
um -1.8 °C aufweist (Abbildung 1-4). Im Winier
sind die Kontraste zwischen Meereis/Schnee-
oberfliche (bis -40 "C) und offenen Wasser-
stellen (um -1.8 °C) viel stirker und umgekehrt
(Abbildung 1-5). Der turbulente Wirmefluss
iiber dem Arktischen Ozean zwischen der Luft
und der Oberfliche (Schnee. Eis. Wasser) wech-
selt daher sein Vorzeichen vom Sommer zuin
Winter. Im Sommer ist er vorwiegend abwirts
gerichtet (Luft wirmer als die Oberfliche) und
im Winter vorwiegend aufwiirts (stark aufwiirts
iiber offenen Wasserstellen und nur gering ab-
wirts tiber Eis).

ks

terstationen wihrend des DAMOCLES Projektes im Zeitraum April 2008 bis

August 2010 (HALLER et al. 2014). Die Landkarten zeigen die acht Drifttrajek-
torien: Tote Kreuze und Buchstaben markieren den Beginn und schwarze Punkte

das Ende der Drift.

Wind (mit etwa 2 bis 3 % der geostrophischen Windge-
schwindigkeit).

Abbildung 1-2 zeigt die horizontale Verteilung der
Zwei-Meter-Lufttemperatur im Januar und Juli repri-
sentativ fiir die beiden extremen Jahreszeiten. Im Janu-
ar erstreckt sich eine Zone minimaler Temperatur {iber
dic zentrale eisbedeckte Arktis zwischen den beiden
Kiltezentren iiber Sibirien und Kanada mit mittleren
Temperaturwerten um -30 °C. Starke horizontale Tem-
peraturgradienten gibt es an den Riindern zum eisfreien
Nordatlantik (Grénlandsee und Barentssee) und Pazifik
(Beringsee). Im Sommer hat die zentrale Arktis eine re-
lativ einheitliche Temperatur um 0 °C bedingt durch die
tavende Schneeoberfliche aul dem Meereis. Starke

horizontale Temperaturgradienten sind entlang den

Kiisten von Sibirien und Nordamerika zu finden, O
denn iiber den angrenzenden Landflichen herrschen =
im Juli dhnliche Temperaturen wie zum Beispiel in = ®
Mitteleuropa. Die barokline Zone befindet sich im &
Winter am Eisrand zum offenen Ozean und im Som- §

mer an der Eis/Wasser-Land-Grenze.

Zusitzliche Besonderheiten im Jahresgang der Lufi-
temperatur zeigen in Abbildung 1-3 beispielhaft drei-
stiindliche Daten von auf dem Meereis errichteten
und durch die zentrale Arktis driftenden autonomen
Messstationen. Dem mittleren Jahresgang iiberlagert
sind im Winter starke Schwankungen der Luftiem-
peratur von bis zu +/- 15 K bedingt durch synoptisch
wechselnde Advektions- und Bewdlkungsbedingun-
gen, In den Sommermonaten sind die Schwankungen
gering aufgrund der bei 0 °C liegenden Temperatur

Albedo

Bedingt durch den Vorzeichenwechsel der
Energiebilanz an der Oberfliche von negativ
aul positiv beginnt ab etwa Mai die Schnee-/
Eisdecke zu schmelzen. Dies setzt sich bis Ende August/
Anfang September fort. Neben offenen Meerwassersiel-
len bilden sich auf dem Eis aufgrund der Schneeschmelze
sogenannte Schmelztiimpel mit Siibwasser (Abbildung
1-6). Dies sind Stellen, an denen die Eisdecke noch nicht
vollstiindig vertikal durchgeschmolzen ist. Beide (offene
Wassersiellen und Schmelztiimpel) sorgen dafiir, dass die
Oberfliichenalbedo von > 85 % im April/Mai auf Werte
um 50 % im August sinkt (Abbildung 1-7 aus ROBIN-
SON et al. 1992). Ahnliche Ergebnisse berichten PERO-
VICH et al. (2002) und SERREZE und BARRY (2005).

Der miltlere Jahresgang der Bewdlkung in der zentralen
Arktis wird im Wesentlichen durch die Luftdruckverhilt-

_D] T-Luft (30m) gl Pl
J;\I_,W\/f”“* F‘Wﬂ "o

24

T-Oberflache

BRI LR

RN EEENE RN RN

1_

0‘52 v"ﬂm fw’w

g Offenes Wasser Eisdecke mit Lucken

0 = o —— T

0 10 20 30 40 50
Flugstrecke (km)

Abb. 1-4: Radiometrisch bestimmte Temperatur und Albedo der Oberfls-
che sowie in situ Lufttemperatur in 90 m Hihe gemessen am 8. Mai 1988
bei einem Flug des Forschungsflugzeuges FALCON iiber den Fisrand in
der FramstraBe (modifiziert aus BRUMMER et al. 1994),
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Abb.1-5: Reflektierte solare Strahlung von unten, Oberflichen-
und Lufttemperatur gemessen am 4. April 2003 bei finf Uberflii-
gen des Forschungsflugzeuges FALCON in 28, 58, 87, 118 und 149
m Hihe iiber eine etwa 2 km breite. bereits wieder leicht iiberfro-
rene (wrspringlich offene) Rinne im Fis (engl. , Lead™) nordlich
von Spitzbergen bei 81.35°N. Die Linge der Rinne betrug etwa 50
km. Der Wind wehte von Osten (im Bild von rechts). Der Effekt
der offenen Wasseroberfliiche auf die Lufttemperatur 1st deshalb
nicht symmetrisch verteilt sondern mit zunehmender Hohe weiter
nach Westen verschoben. Uber dem Messgebiet lag in etwa 100 m
Héhe eine Inversion, zu erkennen an der vertikalen Tempera-
turvertetlung auBerhalb der offenen Wasserstelle. Die durch die
offenc Wasserstelle ausgeloste Turbulenz sorgt fiir eine vertikale
Wermischung der Luft bis zur obersten Messhéhe von 149 m, so
dass die Inversion tiber der offenen Wasserstelle nach oben ange-
hoben ist.

nisse geprigt: unter den vorherrschenden Hochdruck-
bedingungen im Winter ist die Bew6lkung geringer als
unter den Tiefdruckbedingungen im
Sommer (Abbildung 1-8). Die Bewdl-
kung iiber den angrenzenden offenen
Ozeanflichen des Nordatlantiks und
Nordpazifiks zeigt keinen markanten
Jahresgang und liegt im Mittel bei
hohen Bedeckungsgraden. In allen
Regionen der Arktis stellt die nied-
rige Bewdlkung (0 bis 2 km) den do-

fe und mit Unsicherheiten vn.a. aufgrund verschiedener
Bestimmungsmethoden (Boden, Satellit. Modell) behaf-
tet. Insbesondere zeigen sich laut CHERNOKULSKY und
MOKHOV (2012) deutliche Unterschiede zwischen Be-
wolkungsklimatologien, die auf Beobachtungen und Mo-
dellreanalysen basieren,

Eine ebenfalls unsichere GroBe ist der Niederschlag, Er
ist in der zentralen Arktis durch nur wenige Messdaten
belegt. die meist aus den bemannten Eisdrifistationen
der friitheren UdSSR stammen. Uber den angrenzenden
Landgebieten ist die Datenlage besser. Abbildung 1-9
zeigl eine Abschitzung des Jahresniederschlags von
SERREZE und BARRY (2003). fiir die bias-korrigierte
Daten aus drei Bestimmungsmethoden (Niederschlags-
sammler, Satellitendaten und Modellanalysen) zusam-
mengefiihrt wurden. Danach fallt der geringste Jahres-
niederschlag iiber dem kanadischen Archipel mit etwa
200 mm/Jahr. Zur sibirischen Seite der Arktis hin neh-
men die Niederschlige im Einflussbereich der nordatlan-
tischen Tiefdruckzone zu. die sich vom Islandtief bis weit
ostwirts entlang der sibirischen Kiiste erstreckt (siche
Abbildung 1-1). Der Jahresgang des Niederschlags hat in
der zentralen Arktis mit dem Maximum im Sommer und
im atlantischen Sektor mit dem Maximum im Winter ei-
nen gegenliufigen Verlauf.

3 Energichaushalt der Arktis

Die fiir den Energichaushalt wichtigste Grobe ist die Strah-
lungsbilanz F,,, am Aubenrand der Atmosphire. Sie ist de-
finiert durch

P‘Rﬂd=ﬁ:sdl'1u;m’1 l P‘rerl-frlerT' (l}

wobei F,|. F,t und F.|. F._.1 die von oben (]) und un-
ten (1) einfallende solare (F,,) und terrestrische (F,.,) Strah-
lungsflussdichie bedeuten. Am Aufienrand der Atmosphiire
ist F,.;)] = 0 und F,,;1 kann durch F;1 = a F;| beschricben
werden. wobei a die planetare Albedo ist. Zonal und iiber
das Jahr gemittelt steht einem Nettostrahlungsgewinn in den
niederen Breiten ein Verlust in den polaren Breilen gegen-
iiber. Durch welche Prozesse die negative Strahlungsbilanz
ausgeglichen wird und wie die Strahlungsbilanz in der Ark-
tis im Jahresgang variiert, wird im Folgenden dargestellt.

minierenden Anteil an der Gesamit-

20 August 2007: badeckt, Eis mit Schmelztdmpain

bedeckung (SERREZE und BARRY
2005). Die Bewdlkung ist allerdings
eine schwierig zu bestimmende Gro-

Abb. 1-6: Fotos der Schnee-/Eisoberflidche im Mai und Aungust 2007 von der Mastkamera an
Bord des {ranzosischen Schiffes TARA wiihrend seiner transpolaren Drift durch den Arkti-
schen Ozean von September 2006 bis Januar 2008,
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e |/ =8| S 3
Abb. 1-7: Mittlere monatliche Oberflachenalbedo in %% im Mai vor
Beginn und im August am Ende der sommerlichen Eisschmelze
aus Satellitenbildern im sichtbaren Spektralbereich (aus ROBIN-

SON et. al. 1992).

Zur Bestimmung des Energichaushalts der Arktis betrach-
ten wir die Luftmasse innerhalb eines Zylinders iiber dem
70. Breitengrad. der von der Erdoberfliche bis 25 hPa
(etwa 27 km Hohe) reicht (Abbildung 1-10). Die Grundfli-
che betrigt 1.5x10" km?, das sind 6.0 % der Nordhalbkugel.
und ist zu 72 % mit Wasser und 28 % mit Land bedeckt,

Die Energiehaushalt wird beschrieben durch (zum Beispiel
NAKAMURA und OORT 1988):

AE [ At = Fppy + Fypy + Fy, (2)
mit E=J]I (eI +Lg+gz)dV (3)
ot =(1=@)F V=F “)

Fyu = |[ ¢, [vT]dx dp/ g+ )

_”L[vq] dxdplg +”g[r:] dedplg

Dabei ist AE/Af die zeitliche Anderung des Zylinderin-
halts der feuchtstatischen Energie = ¢, 7'+ Lg + gz mit

¢, = spezifische Wirme, T = Temperatur. L = latente

Wirme, g = spezifische Feuchte, g = Erdbeschleuni-
gung und z = Hohe. | | stellt das zeitliche Mittel tiber
das Zeitintervall Af dar. f, ; ist die Strahlungsbilanz am
Aubenrand der Atmosphire wie in Gleichung 1. /'y,
beschreibt den vertikal (dp) und zonal (dx) integrierten
Transport feuchtstatischer Energie durch die vertikale
Zylinderwand aufgrund der meridionalen Windkompo-
nente v. Fy. ist die gesamte Energieflussdichte (Summe
von Netto-Strahlungsflussdichte. fiithlbarer und latenter
Wirmeflussdichte) an der Oberfliiche. Der Energiehaus-
halt lisst sich aus Beobachtungsdaten (iiberwiegend Ra-
diosondenmessungen) oder Modellanalysedaten berech-
nen. Im ersten Fall bestimmt man F, als Residuum aus
Gleichung 2. da keine flichendeckenden Beobachtungen
dieser Grébe vorliegen, Im zweiten Fall liegen Modell-
abschatzungen von Fg; vor und es kann damit die Giite
der Modellanalyse aus der Erfiillung oder Nichterfiil-
lung von Gleichung 2 ermittelt werden.

Die im Folgenden priisentierten Ergebnisse zum Energie-
haushalt der Arktis beruhen aul Arbeiten von NAKA-
MURA and OORT (1988). OVERLAND und TURET
(1994), SERREZE und BARRY (2005) und SERREZE et
al. (2007). Tabelle 1-1 zeigt die Abschitzungen von SER-
REZE und BARRY (2005). Bis aufl den Monat Juli ist die
Strahlungsbilanz F, , negativ. Der horizontale Transport
F triigt immer zu einem Energiegewinn bei. Er reicht im
Winter nicht aus. die negative Strahlungsbilanz zu kom-
pensieren. Die fehlende Energie wird zum Teil durch einen
positiven Energiefluss Fy;, vom Untergrund (vorwiegend
Meereis/Ozean) in die Atmosphire bewerksielligt. Im
Sommer ist der Bodenfluss Fy, umgekehrt und kihlt die
arktische Atmosphire und zehrt damit den grébten Teil der
Wirmezufuhr durch den seitlichen Rand auf. Somit ergibt
sich eine negative Energiebilanz (Abkiihlung) von August
bis Januar und eine positive Energiebilanz (Erwirmung)
von Miirz bis Juni. Februar und Juli sind Ubergangsmona-
te ohne wesentliche Anderung des Energicinhaltes.

Tab. 1-1: Abschiitzung der Beitriige zum Energichaushalt der Arktis (=70 °N) aus SERREZE und BARRY (2005). Alle Zahlenangaben m
Wim? (auler Albedo). Wegen Nutzung unterschiedlicher Datenzeitrdume balancieren sich die in Klammern angegebenen Flussdichten nicht

exakt. Siehe Text zur Erklarung der emzelnen Terme.

i il% i
Januar -5 0 -162 -162 117 37 -29 -8
Februar 1 4 -166 -162 128 34 -27 -7
Mirz 9 30 -173 -143 121 31 -11 -20 0,71
April 22 89 -189 -100 102 23 11 -24 0.66
Mai 17 149 -205 -56 143 -6 29 -23 0,64
Juni 15 210 -220 -10 78 -57 32 25 0,54
Juhi -2 227 =225 72 81 -85 23 62 0.45
August =20 150 =217 -67 9] -37 10 27 048
September -30 62 -204 -142 104 7 0 -7 0.55
Oktober -25 12 -187 -175 108 36 -6 -30
November -15 0 -172 -172 114 40 -12 -28
Dezember -7 0 -168 -168 115 52 -21 -32
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Abb. 1-8: Mittlere Wolkenbedeckung in % lir Januar, Aprnl, Juli und

Oktober (angepasst aus SERREZE und BARRY 2003).

Eine positive Bodenflussdichte Fg, ist ein Energiegewinn
fir die Atmosphire, aber andererseits ein Energieverlust fiir
den Untergrund. also (weil flichenmiibig iiberwiegend) fiir
den darunterliegenden Ozean inklusive Meereis. Unter der
vereinfachenden Annahme

L

f i Soz +S ©)

das heibt dass der Bodenfluss teils zur Energiespeicherung
im Ozean S.,; und teils zur Speicherung latenter Wirme
Sy durch Eisbildung/Eisschmelze verwendel wird, zei-
gen die beiden letzten Spalten in Tabelle 1-1 die Abschiit-

Abb. 1-9: Mittlerer Jahresmiederschlag in mm (aus SERREZE und
BARRY 2003).

SCDZ 8LHI
Abb. 1-10: Schematische Darstellung der Energiefliisse im Ener-
gichaushalt der Arktis. Positive Fliisse (rot) sind in die Arktis
gerichtet.

zungen dieser beiden Anteile. Die Energieabgabe Fg; im
Winter wird zur Abkithlung des Ozeans und zur Eisbil-
dung benutzt, wobei im frithen Winter (Oktober — Dezem-
ber) die latente Energiespeicherung im Meereis iiberwiegl
und im Hochwinter (Januar, Februar) die Abkiihlung des
Ozeans. Erstaunlich sind in dieser Abschiitzung die erneut
groBen Werte der Energiespeicherung im Eis zu Ende des
Winters (Miirz — Mai). Dies kann auch den Unsicherheiten
in den Abschiitzungen geschuldet sein. Zusammenfassend
und als Vergleich zwischen den Abschitzungen von NA-
KAMURA und OORT (1988). SERREZE und BARRY
(2005) und SERREZE et al. (2007) zeigt Abbildung 1-11
die Energichaushaltsergebnisse fiir das gesamte Jahr so-
wie fiir Sommer (JJA) und Winter (DJF).

Der horizontale Energietransport Fy, iiber 70 °N himveg
wird durch drei verschiedene Prozesse bewerkstelligt: (i) die
mittlere Meridionalzirkulation, (ii) stechende Wellen und (iii)
wandernde Wellen (zichende Tiefdruckgebiete). [hre relativen
Beitrige zeigt Abbildung 1-12. Wandernde Wellen machen zu
allen Jahreszeiten den Hauptanteil (> 50 %) aus, gefolgt vom
Beitrag durch die mittlere Meridionalzirkulation. Stehende
Wellen liefern besonders im Winter einen Beitrag, wenn die
dominierenden Luftdrucksysteme (Islandtief. Aleutentief,
arktische Hochdruckbriicke) stark ausgepriigt sind (siche Ab-
bildung 1-1). Im Sommer ist dieser Beitrag gering.

Eine niihere Betrachtung der Abhdngigkeit von Fy,, mit
der H6he und geographischen Liinge im Winter zeigt deut-
liche regionale Schwerpunkie (Abbildung 1-13). Die grébten
Transporte finden oberhalb der atmosphiirischen Grenz-
schicht in einem Héhenband zwischen 900 und 500 hPa statt.
Hinsichtlich der geographischen Linge konzentriert sich der
Energietransport in die Arktis auf drei Regionen. Zwei Re-
gionen sind die . Tore™ zum offenen Ozean: das Europiische
Nordmeer um 0° Linge und die Beringstrabe um 1807 Linge.
Die dritte Region ist die Tiefebene zum kanadischen Inselar-
chipel. Erstaunlicherweise gibt es auch eine kleine Region um
130 bis 140 °E mit im Mittel negativem Energietransport in
die Arktis. Hier, im Langenbereich des sibirischen Kiltepols.
werden Luftmassen mit noch niedrigerem Energicinhalt als
in der Arktis tiber den 70. Breitengrad hinweg ausgetauscht.
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T2

Gesamtjahr

Abb. 1-11: Energichaushalt der Arktis =70 °N im Jahresmittel
sowie im Sommer und Winter. Blaue (rote) Pleile bedeuten Ener-
gieabgabe (-zufuhr). Alle Energiefliisse in W/m®. Schwarze, arii-
ne und rote Zahlen geben die Abschéitzungen aus NAKAMURA
und OORT (1988), SERREZLE und BARRY (2003) bezichungs-
weise SERREZE et al. (2007) an. Die Energiespeicherung AE/
At 1st nicht angegeben. Sie ist im Gesamtjahr, im Winter (DJI)
und Sommer (JJA) klein und im Bereich der Unsicherheit der
Abschiitzungen. Sie ist dagegen deutlich positiv im Frithling
(MAM) und negativ im Herbst (SON) (siche Tabelle 1-1).

4 Schlusshemerkungen
In diesem Artikel wurden mittlere Verteilungen von Kli-

maparametern sowie die mitilere Energiebilanz der At-
mosphire in der Arktis dargestellt. Die einzelnen Terme

der Energiebilanz unterliegen zeitlichen Anderungen,
was zu zeitlichen Imbalancen (unausgeglichener Energie-
haushalt) fithrt. Im Zeitraum 2000 bis 2015 hat die Ener-
gieimbalance nordlich von 70°N fiir die gesamte vertikale
Siule vom Oberrand der Atmosphiire bis zum Meeresbo-
den etwa 1 W/m® betragen (MAYER et al. 2016). Dabei
ist der Hauptanteil in dic Erwiirmung des Ozeans gegan-
gen (+0.81 W/m?), etwa ein Sechstel davon (+0,14 W/m~)
in die Eisschmelze (Abnahme des Meereisvolumens) und
weniger als +0.1 W/m? in die Erwiirmung der Atmosphiire.
Die Imbalance von 1 W/m?® fiir die gesamie arktische Siule
> 70°N unterscheidet sich nach MAYER et al. (2016) kaum
von der Imbalance fiir die gesamte Erde im gleichen Zeit-
raum. Die arktische Verstarkung (Arctic Amplification)
ist also ein Phiinomen, das sich besonders in den grenz-
flachennahen Schichten zwischen Atmosphire und Ozean
zeigt und primér. aber nicht allein der Eis-Albedo-Riick-
kopplung zugeschrieben wird (zum Beispiel COHEN et al.
2014). Neben der genannten Imbalance (Trend) zeichnet
sich eine Vergrdferung der Amplitude des Jahresgangs
der Energicbilanz ab (MAYER et al. 2016). Durch die Eis-
Albedo-Riickkopplung nimmt im Sommer Fp,, zu. Die
geringere Eisausdehnung am Ende des Sommers hat dann
im Herbst eine Abnahme der N-S-Baroklinitdt zur Folge,
was eine Verringerung des horizontalen Energietranspor-
tes Fy,,, in die Arktis bedingl. wodurch der F,,-Zunahme
im Jahresverlauf wieder entgegengesteuert wird. Die ein-
zelnen Prozesse zur arktischen Verstirkung sind im Detail
noch nicht geklirt (zum Beispiel SERREZE und BAR-
RY 2011, WENDISCH et al. 2017). So sind zum Beispiel
die starken sommerlichen Eisabnahmen der letzten Jahre
(2007, 2011, 2012, 2016) nicht in gleicher Weise abgelau-
fen. Sie hatten viele verschiedene, oft auch regional kon-
zentrierte und verstirkte Ursachen wie anomale atmosphi-
rische Zirkulationsmuster (zum Beispiel TITERNSTROM
et al. 2015), extreme Tiefdruckgebiete im Sommer (zum
Beispiel SIMMONDS und RUDEVA 2012; PARKINSON
und COMISO 2013), Warmlufteinbriiche im Winter (zum

[ " ‘;
—} P ; ]
150 |- ® H T =

|

—— TE + 5E + MMC
—— TE + SE

[4] L I 1
J F M A M J J A & O N D
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Abb. 1-12; Mittlerer Jahresgang der Beitriige zum horizontalen
Energietransport Fy,, tiber 70 °N nach Norden durch wandernde
Wellen (transient eddies, TE). stehende Wellen (standing eddies,
SE) und die mittlere Meridionalzirkulation (MMC) (umgezeich-
net aus SERREZE und BARRY 2005),
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Abb. 1-13: Horizontaler Energietransport [y, (in Einheiten von
10° W m* Pa') bei 70 °N in Abhingigkeit von der geographischen
Linge und Hohe gemittelt tiber die finf Wintermonate NDIFM im
Zeitraum 1964-1989 (angepasst aus SERREZE und BARRY 2005
aus Originalabbildung in OVERLAND et al. 1996). Positive Werte
bedeuten einen Energietransport nach Norden.

Beispiel GRAHAM et al. 2017) oder anomale Wassermas-
sentransporie aus dem Nordatlantik in den Arktischen
Ozean (zum Beispiel DMITRENKO et al. 2015).
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K. DETHLOFF, A, RINKE, D. HANDORF, R. JAISER. W. DORN, A.SOMMERFELD

2 Regionale und globale Wechselwirkung zwischen ark-
tischem Meereis und der atmosphéarischen Zirkulation

Regional and global interaction between Arctic sea ice and the atmos-
pheric circulation

Zusammenfassung

Durch die abschmelzende Arktis werden im Herbst barokline Wettersysteme erzeugt. die durch
Schneefall das skandinavische und das sibirische Hochdruckgebiet beeinflussen und zu verstirkten
Energiefliissen in die Stratosphiire fiihren. Die Verstirkung dieser Hochs beeinflusst die Stabilitit des
stratosphiirischen Polarwirbels, der im Spétwinter auf die troposphiirischen Wellenziige zuriickwirken
und eine negative Phase der Arktischen Schwingung mit potentiell kilteren Wintern in Eurasien gene-
rieren kann.

Summary

The melting Arctic generates in late autumn baroclinic weather systems. which influence through
snow fall the strength of the Scandinavian and Siberian high pressure systems with enhanced energy
fluxes into the stratosphere. These amplified highs influence the stability of the stratospheric polar
vortex. In late winter the stratospheric vortex impacts on the tropospheric wave trains and generates
a negative phase of the Arctic Oscillation with potentially colder winters in Eurasia.

1 Einleitung

Arktis und Antarktis stellen die Energie-
senken der atmosphiirischen Zirkulation dar
und beeinflussen die globale Zirkulation
durch den meridionalen Energiegradienten
zwischen den Polen und den Tropen. In der
Arktis wirken zahlreiche regionale Riick-
kopplungsprozesse. die durch Wasserdampf,
Wolken, Aerosole. langwellige Riickstrah-
lung. vertikale Durchmischung in der arkti-
schen Grenzschicht, Oberflicheninversionen
und verstirkie arktische Zyklonen bestimmt
werden. Diese Prozesse werden durch die
nichtlineare Dy namik des Klimasystems und
sich verindernde externe Randbedingungen -
infolge Anderungen im a!mnsph:&iscﬁen | Globale R"Ckmpplu"ﬁj

Anteil an Kohlendioxid (CO;). Methan (CH,)  Abb. 2-1: Das nichtlineare Klimasystem mit regionalen und globalen Wechselwir-
und Ozon (O,) beeinflusst. kungen.
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(gpm) in der Arktis fiir 1979-2015 aus ECMWF-Reanalysedaten.

Die regionalen Riickkopplungen. schematisch in Abbildung
2-1 dargestellt. beeinflussen iiber nichtlineare Wechselwir-
kungen der baroklinen Zyklonen mit den atmosphiirischen
planetaren Wellen die meridionalen Transporte von Feuch-
te. Wirme. Impuls und Spurenstoffen in die Arkiis und die
Eniwicklung atmosphirischer Telekonnektionsmuster und
stellen eine der gréBien Unsicherheiten bei der Abschiit-
zung der zukiinftigen Klimaentwicklung dar,

2 Zirkulation der Arktis

Abbildung 2-2 stellt das mittlere Geopotential fiir den
Zeitraum 19792015 auf der Basis der Reanalysedaten des
Europiiischen Zentrums fiir Mittelfristige Wettervorher-
sagen (EZMW) fiir die Wintermonate Dezember-Februar
und die Sommermonate Juni-August dar. Die arktische
Winterzirkulation wird in der mittleren Troposphiire durch
einen polaren Tiefdruckwirbel dominiert, der mit seinem
Druckminimum iiber Nordamerika liegt und sich bis nach
Sibirien erstreckt, Der Polarwirbel ist im Winter besonders
stark ausgepriigt und wird durch die arktischen Kaltlufi-
bedingungen verursacht. Er schwiicht sich im Sommer ab
und wird stirker symmetrisch. Diese Druckverteilung wird

o — ]
895 1000 1005 1010 1015 1020 1025 1030 1035 995 1000 1005
[hPa]

Abb, 2-3; Wintermittel (D-F, links) und Sommermittel (J-A. rechts) des Bodenluftdrucks (hPa)

in der Arktis fiir 1979-2015 aus ECMWF-Reanalysedaten.

eee——
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lgpm] Siidkiiste Gronlands. das Aleuten-
Abb, 2-2: Wintermittel (D-F, links) und Sommermittel (J-A, rechts) des Geopotentials in 500 hPa

1010 1015 1020 1025
[hPa] beobachtete

durch die Orographie. die Land-
Meer-Verteilung und die Strah-
lungssenke wiihrend der Polarnacht
bestimmt.

Abbildung 2-3 zeigt den mittleren
Bodenluftdruck fiir die Jahre 1979-
2015 auf der Basis der ECMWF-
ER A-Interim-Reanalysedaten  fiir
dic Wintermonate Dezember-Feb-
ruar und die Sommermonate Juni-
August. Im Winter dominieren im
Bodenluftdruck das Islandiief an der

tief im nordpazifischen Bassin und
das Sibirienhoch iiber Zentraleurasi-
en. Das Islandtief und das Aleuten-
tief werden durch den thermischen
Einfluf des relativ warmen Ozeans und die Entwicklung
regionaler Zyklonen bestimmt. Das sibirische Hoch wird
im Wesentlichen durch langwellige Strahlungsabkiihlung
angetricben. Im Sommer ist das Islandtief im Vergleich
zum Winter deutlich schwiicher. Die Druckverteilung des
Sommers nordlich des Polarkreises von 60°N zeigl den
héchsten Luftdruck iiber Gronland, der Barents- und der
Beauforisee. Niedriger Luftdruck herrscht wieder im Is-
landtief. aber auch iiber Sibirien und bis zur zentralen Ark-
tis (vergleiche BRUMMER 2018a).

Die mittlere Zirkulation des Winiers (sieche Abbildung 2-2)
wird durch groBiskalige planetare Wellenmusier bestimmt,
die im Sommer wesentlich geringer ausgepriigt sind.

Die niedrigsten mittleren Zwei-Meter-Wintertemperaturen
von unter -30 °C treten iiber Gebieten Sibiriens. dem eis-
bedeckien Arktischen Ozean. dem nérdlichen Teil Kana-
das und Grénland auf, vergleiche BRUMMER (2018a). Die
héheren Temperaturen iiber dem atlantischen Sektor der
Arktis sind mit ozeanischen Wirmetransporien und starker
Wolkenbildung und horizontalen Wiarmetransporten durch
die nordatlantischen Zvklonen verkniipft. welche die Bil-
dung von Meereis verhindern. Die tiefsten Temperaturen
iiber Sibirien treten im Kiltehoch
auf, wihrend vertikale ozeanische
Wirmeflisse durch das relativ diin-
ne Eis die Temperaturen iiber dem
Arktischen Ozean relativ hoch hal-
ten.

Dieses grofiriumige Muster der
Lufidruck- und Temperaturveriei-
lung hat sich in den Jahren 1979
bis 2015 deutlich verindert. In den
Wintern trat eine signifikante Er-
wirmung und in den Sommern
eine leichte Abkiihlung auf. Die
Wintererwarmung
steht im Zusammenhang mit den
Anderungen der nordhemisphiiri-
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Jahre mit mehr Eis (September SIC Anomalie >+10%)

i
-104

Die verstirkle Erwdrmung seil dem Jahr
2000 ist verbunden mit dem Anstieg der
Konzentration der Treibhausgase, der Zu-
nahme von Rubaerosolen, einem Anstieg
der Wolkenbedeckung im Friihling, mit
erhohter abwirts gerichteter langwelliger
Strahlung und mit einem drastischen Riick-
gang der arktischen Meereisbedeckung im
Sommer. Gleichzeitig haben sich die atmo-
sphirischen Telekonnektionsmuster grund-

Sept. Anomalie der Meereisfliche (%, rel. to 1961-1990)

Jahre mit weniger Eis (September SIC Anomalie <-10%)

legend umgestellt und es zeigen sich seit
dem Jahr 2000 haufiger Zirkulationsmuster
mit starken meridionalen Strémungskompo-
nenten,

= 1960 1885 1970 1975 1980 1985 1880

Abb. 2-4: Simulierte Meereisanomalien im September (%) im Vergleich zum Mittel
tiber den Zeitrawm 1961-1990. Die blauen Pfeile zeigen Phasen der Meereisabnahime
und des Meereiswachstums an. SIC beschreibt die Meereiskonzentration (%),

schen Zirkulation und des Telekonnektionsmusters der
Nordatlantischen Oszillation (NAO. DORN et al. 2003).
Dieses natiirliche Variabilitdtsmuster zeichnet sich durch
grofiriumige Schwankungen des Luftdruckes im Bereich
des Islandiiefs und des Azorenhochs aus. Eine negative
Luftdruckanomalie im islindischen Raum und eine posi-
tive Luftdruckanomalie im Bereich der Azoren kennzeich-
nen die positive Phase der NAO, wogegen eine positive
Luftdruckanomalie im Islandraum und eine negative Lufi-
druckanomalie im Azorenbereich fiir die negative NAO-
Phase typisch sind.

Die NAO-Anderungen stehen auch in Verbindung mit der
Abnahme der arktischen Meereeisausdehmung. ER A-Re-
analysedaten der atmosphirischen Zwei-Meter-Luftiempe-
ratur im Winier (DJF) zeigen. dass im Zeitraum 2001-2012
mit geringerer Eisbedeckung im Vergleich zur Phase mit
héherer Eisausdehnung zwischen 1979-2000 diese iiber
dem Arktischen Ozean um bis zu 3°C zugenommen hat
und in mittleren Breiten. insbesondere iiber den sibirischen
Landregionen eine Abkithlung von bis zu -2°C stattfand.
Dieses Erwirmungs- und Abkithlungsmuster entspricht
dem Bild einer negativen Phase der NAQO.

Diese Schwankungen iiben einen starken Einfluss auf das
Klima Europas aus. In der positiven NAO-Phase gelangt
vermehrt warme und feuchte Meeresluft nach Nord- und
Mitteleuropa, wihrend in der negativen Phase verstirki
grofskalige Wellenmuster kalte Polarluft nach Europa
transportieren. Die NAO verdankt ihre Existenz der Oro-
graphie der Erdoberfliiche, den Land-Meer-Kontrasten
und der synoptischen Zyklonenaktivitit. Dieses Tele-
konnektionsmuster ist mit regionalen Riickkopplungen
innerhalb des Atmosphire-Ozean-Meereissystems und
intern generierter Variabilitit verbunden und wird zu-
dem durch die Stratosphiire-Troposphiire-Riickkopplung
und die stratospharische Ozonschicht beeinflusst. wie in
COHEN et al. (2014) und OVERLAND et al. (2016) be-
schrieben.

1995 2000 2008

Die winterliche Zyklonenaktivitidt ist am
starksten iiber der atlantischen Seite der
Arktis und bildet einen wichtigen Teil der
nordatlantischen Zyklonenzugbahn, ver-
gleiche BRUMMER (2018b). Dabei tre-
ten bevorzugte Zyklonenzugbahnen im Winter iiber der
Stidspitze Gronlands im Zusammenhang mit dem Island-
tiel und in der Barent- und Karasee auf. In dieser Region
entwickeln sich Zyklonen durch den grofien Temperatur-
unterschied zwischen dem warmen. nordwiirts fliebenden
Nordatlantischen Ozeanstrom und dem kalten, siidwiirts
flichenden Ostgronlandstrom in der Nihe des Eisrands.
Diese Zyklonen transportieren an ihrer Ostflanke warme
Luft und Drehimpuls polwirts und an der Westflanke kalte
Luft und Drehimpuls siidwéirts und bewegen sich von West
nach Ost. Sommerzyklonen treten hiiufig iiber Osteurasien,
Alaska sowie der zentralen Arktis auf, vergleiche SERRE-
ZE (1995) und BRUMMER (2018b).

3 Regionale Wechselwirkung Meereis-Atmosphiire

Neben den beschriebenen atmosphiirischen Prozessen, wel-
che die Meereisausdehnung und das Meereisvolumen be-
cinflussen. wirken ozeanische und Meereisinderungen auf
die Atmosphiire zuriick. Diese wurden im Detail mit einem
regional gekoppelten Atmosphire-Ozean-Meereismodell
HIRHAM-NAOSIM des arkiischen Klimasystems unier-
sucht (DORN et al. 2012, RINKE et al. 2013). Das Modell
wurde dazu mit 6-stiindlichen Reanalysedaten des NCEP
(National Centre for Environmental Prediction) im Zeit-
raum 1949-2008 angetrieben. Die Anfangsdaten fiir den
Ozean stammen von einer Langzeitsimulation des unge-
koppelten NAOSIM.

Es wurden siecben Ensemblesimulationen mit Anfangs-
bedingungen vom 1. Januar 1955 bis 1. Januar 1960 und
ein Lauf vom 1. Januar 2009 gestartet. Ab dem 2. Janu-
ar benutzten alle Simulationen dann wieder die gleichen
6-stiindlichen NCEP-Antricbsdaten der Jahre 1949-2008.
Abbildung 2-4 stellt die derart simulierten Meereisano-
malien im September im Vergleich zum Mittel iber den
Zeitraum 1961-1990 iiber dem gesamien Arktischen Ozean
dar.
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Abb. 2-5: Mittlerer Bodenluftdruck (hPa) im Sommer (JJA) 1995 aus den sieben Ensemblesimulationen und den NCEP-Reanalvseda-
ten. Deutlich erkennbar ist die verstirkte Transpolardrift tiber dem Arktischen Ozean in Richtung Framstrafe, die durch blaue Pfeile

dargestellt ist.

Die Simulationen verdeutlichen den dominierenden Ein-
fluss der ozeanischen Anfangszustinde. der Meereisbedin-
gungen und der chaotischen atmosphiirischen Variabilitit
auf die Entwicklung des Meereises, vergleiche DORN et
al. (2012). Die im Sommer und Herbst im Ozean gespei-
cherte Wiirme. die bei verringerter Meereisbedeckung
verstirkt ist. wird in den folgenden Monaten an die Atmo-
sphiire abgegeben, woraus entsprechend héhere Lufttem-
peraturen nahe der Oberfliche resultieren. Die bodennahe
Erwirmung reduziert die vertikale Stabilitit der Atmo-
sphiire und begiinstigt die Entsichung und Ausbreitung
von synoptischen Tiefdruckgebieten tiber den eisfreien
Regionen insbesondere in der Barenissee. Diese fiihren
durch Wechselwirkung mit den Zirkulationsmustern der
Atmosphiire zu ciner Anderung der groBskaligen planeta-
ren Wellenziige und erzeugen eine starke intern generierte
Klimavariabilitédt auf interannuellen Zeitskalen, vergleiche
RINKE et al. (2013).

Abbildung 2-3 zeigl den Bodenluftdruck der sieben Ensem-
blesimulationen gemittelt fiir den Sommer 1995, in dem
einge deutlich geringere Meereisausdehnung beobachtet
wurde, vergleiche Abbildung 2-4. Der besie Lauf (Run B)
im Vergleich zur beobachieien Meereisverteilung zeichnet
sich durch ein Hoch iiber der Beaufortsee und ein Tief iiber
Nordsibirien aus. wodurch eine starke transpolare Drift ge-
neriert wird, die das Meereis durch die Framstrabe aus der
Arktis herauspresst. Die anderen simulierten Musler zeigen
deutlich unterschiedliche atmosphirische Zirkulationsmus-
ter. Zum Vergleich ist die in den NCEP-Reanalysedaten be-
obachiete Zirkulation dargestellt. die mit dem Lauf B gut
tibereinstimmt. Dieses Ergebnis verdeutlicht das komple-
xe. nichtlineare Zusammenspiel der Anfangsbedingungen
im Ozean und Meereis und der chaotischen Variabilitit der

atmosphirischen Dynamik durch das Zusammenspiel mii
den baroklinen Wettersystemen.

Im Kontrast dazu war der September 1996 ein Monat mit
deutlich erhdhier Meereisausdehnung, vergleiche Abbil-
dung 2-4. In diesem Fall liegt im Sommermittel in der bes-
ten Modellsimulation und in den NCEP-Reanalysedaten
ein Tief iiber dem Arktischen Ozean, welches begiinstigt.
dass das Eis in der Arktis gehalten wird.

Der Zusammenhang zwischen den Anfangsbedingungen
fiir die beschricbenen Modelsimulationen und das nicht-
lineare Verhalten der Atmosphiire erzeugen modellinterne
Variabilitidt (IV), Die IV kann als Spannweite (Varianz)
zwischen den cinzelnen Ensemblemitgliedern interpre-
tiert werden. Die I'V des atmosphiirischen Regionalmodells
HIRHAMS fir die Arktis. wurde von SOMMERFELD
el al. (2015) quantifiziert. Dabei wurden Ensembles mit
jeweils 20 Simulationen iiber den Zeitraum Juli bis Sep-
tember erstellt. die sich nur in ihren Anfangsbedingungen
unterscheiden und die physikalischen und diabatischen
Beitrige zur Generierung der I'V berechnet.

Die IV ist in der Arktis hoher als in den mittleren Brei-
ten, denn in der Arktis verweilen Stérungen initiiert durch
die abweichenden Anfangsbedingungen. aufgrund des at-
mosphirischen Wirbels linger im Modellgebiet. Dagegen
werden Stdrungen in den mittleren Breiten mit der zonalen
Stromung schneller aus dem Modellgebiet heraustranspor-
tiert. Es konnte gezeigt werden. dass die Haupteinflussfak-
toren der IV in der Arktis barokline Prozesse sind. wiihrend
die I'V in mittleren Breiten von diabatischen Prozessen be-
stimmit wird (NIKIEMA und LAPRISE 2010). Die diaba-
tischen Prozesse spielen bei der IV in der Arktis nur bei
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Abb. 2-6: Mit Hilfe einer Maximum-Kovarianz-Analyse berechnetes gekoppeltes Muster zwischen abnehmender Meereisbedeckung, darge-
stellt als blaue Fliche in (a), und negativen Abweichungen des Bodenluftdrucks in mittleren Breiten. dargestellt als blaue Fliche in (b). und
positiven Druckabweichungen in polaren Breiten, dargestellt als rote Flichen in (b). Die schwarze Kontur in (b) zeigt die iiber den Gesamt-
zetraum 19792015 gemittelte Lage des Aleutentiels und Islandtiefs im Winter (D-F). Die Analysen basieren auf Bodenluftdruckdaten aus
dem ER A-Interim-Datensatz und den Meereiskonzentrationsdaten aus dem HadISST1-Datensatz ( Met Office Hadley Centre Global Sea Ice

and Sea Surface Temperature dataset).

speziellen synoptischen Ereignissen eine Rolle wie zum
Beispiel bei einem abrupten Meereisriickgang verursacht
durch den Durchgang einer Zyklone wie wihrend eines
starken arktischen Sturms im August 2012, vergleiche
SOMMERFELD et al. (2015).

4 Prozessstudien und Feldstudien zur Datenassimila-
tion

Um diese schr komplexen Wechselwirkungen besser zu
verstehen, sind detaillierie Prozessstudien des gekoppelien
arktischen Klimasystems erforderlich. Die letzte ein Jahr
umspannende Beobachtungskampagne fand 1997/98 im
SHEBA-Projekt (Surface Heat Budget of the Arclic Oce-
an) in der Beaufortsee statt. Im internationalen Polarjahr
2007/08 hat das AWI zusammen mit dem Arctic and An-
tarctic Research Institute (AARI) St. Petersburg einzigarti-
ge atmosphirische Messungen im Polarwinter in der euro-
paischen Arkiis durchgefiihrt. die von MIELKE et al. (2014)
beschricben wurden.

Um das Beobachtungsnetz iiber dem Arktischen Ozean zu
verbessern. wurden im Pilotprojekt ARCROSE (Arctic Col-
laboration for Radiosonde Observing System) im Zeitraum
11.-24. September 2013 tiglich an mehreren arktischen
Landstationen und auf dem japanischen Forschungsschifl
MIRALI im Arktischen Ozean mindestens alle sechs Stun-
den Radiosonden gestartet. Diese zusiitzlichen Daten wur-
den in ein globales Wettervorhersagemodell zur Bestim-

mung der Anfangsbedingungen assimiliert und integriert.
Die Beriicksichtigung der zusitzlichen arktischen Radio-
sondierungen im Héhenbereich zwischen der Oberfliche bis
zur unteren Stratosphiire verbesserie den atmosphirischen
Anfangszustand in der mittleren Troposphiire und unteren
Stratosphiire und die Giite der Wetier- und Meereisvorher-
sage in der Arktis (INOUE et al. 2015, SATO et al. 2017).

Normalerweise wird an der AWI-Forschungsstation auf
Spitzbergen tiglich eine Radiosonde gestartet. Eine erhthie
Frequenz von vier Radiosondierungen pro Tag fiihrte zu ci-
ner realititsndheren Darstellung der Grenzschichtprozesse,
der Strahlungs- und turbulenten Fliisse und deren Einfluss
auf die baroklinen druckabhiingigen Prozesse der Zyklo-
nenbildung und ihrer Wechselwirkung mit dem Meereis.
Verschiedene Vorhersagen wurden dadurch mabgeblich
verbessert, zum Beispiel die Vorhersagen des Polarwir-
bels, der Windsysteme in der mittleren Troposphiire iiber
dem arktischen Ozean und die Zugbahn eines bodennahen
Tiefs entlang der russischen Kiiste in der Karasee mit hohen
Windgeschwindigkeiten. Die Verwendung des verbesserten
bodennahen Windantriebs in einem gekoppelten Ozean-
Meereismodell fiihrte zu einer realistischeren Wiedergabe
der Meereisdrifi und der regionalen Meereisgrenze. Dies ist
sehr wichtig, da die rdumliche Verteilung des Meereises und
ihre Anderungen im Kilometerbereich die Schiffsnavigati-
on kritisch beeinflussen.

Gegenwiirtig liuft die Vorbereitung fiir ein neues Projekt
mit dem Namen MOSAIC (Multidisciplinary drifting Ob-
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servatory for the Study of Arctic Climate) im Jahr 2019/20.
Bei diesem Projekt geht es darum, das arktische Meer und
die Wechselwirkungen zwischen Atmosphire, Ozean. Eis,
Bio-Geochemie und Okosystem zu vermessen und zu ana-
lysieren. Erst wenn dieses Zusammenspiel besser verstan-
den ist. wird es gelingen. die Wetter- und Klimamodelle in
polaren Regionen deutlich zu verbessern. Und das ist drin-
gend notwendig, denn die Modelle sind in polaren Breiten
noch sehr schlecht, vergleiche COHEN et al. (2014). Das hat
sich in den letzten Jahren nicht wesenilich verbessert, denn
der Fortschritt ist aufgrund fehlender Daten iiber dem Ark-
tischen Ozean gering,

5 Globale Wechselwirkung Meereis-Atmosphiire

Das arktische Klimasystem reagiert unter anderem infolge
der Eis-Albedo-Riickkopplung besonders sensitiv auf Ande-
rungen in externen oder internen Antriebsmechanismen des
Klimasystems. die positive oder negative Temperaturano-
malien verstitken kdnnen, weshalb man diese Prozesse un-
ter dem Begriff ., Polare Verstirkung™ zusammenfasst, ver-
gleiche WENDISCH und EHRLICH (2018). Bereits friiher
wurde erkannt, dass Anderungen der Eisalbedo-Riickkopp-
lung globale Telekonnektionsmuster auberhalb der Arktis
dndern kénnen (DETHLOFF et al. 2006),

Die mit der globalen Erwirmung einhergehende arktische
Meereisabnahme im Sommer verursacht ein Klimaparado-
xon, weil sie negative Phasen der NAO mit stiirker meridi-
onal ausgeprigien atmosphirischen Stromungsmustern vom
Erdboden bis in die Stratosphire im Winter auslsen kann.
Dadurch treten stabile Hochdruckgebiete und Blockierungs-
lagen iiber Nordeuropa. Russland und Asien haufiger auf,
vergleiche JAISER et al. (2016). Im nichilinearen gekoppelien
Klimasystem wirken neben arkiischen Prozessen auch Vor-
ginge in den Tropen auf die natiirlichen Zirkulationsmoden
ein, wodurch statistisch robuste Zusammenhiinge zwischen
physikalischen Prozessen extrem schwer zu detektieren sind.

Mit statistischen Methoden lassen sich dennoch Zusam-
menhiinge zwischen im Sommer zuriickgehendem Eis und
einer Verinderung der typischen Lufidruck- und Zirkula-
tionsmuster der Nordhemisphiire im nachfolgenden Winter
(D-F) feststellen (JAISER et al. 2012, JAISER et al. 2013,
HANDORF et al. 2015). Diese Verdinderungen im Zeitraum
1979-2015 sind dem Stromungsmuster der NAO in der nega-
tiven Phase sehr ihnlich.

Das bedeutet. dass in Jahren mit geringer Meereisbedeckung
im Sommer im darauffolgenden Winter ein im Mitel schwii-
cher ausgepriigter Luftdruckunterschied zwischen mittleren
und polaren Breiten auftriti (Abbildung 2-6). Dadurch wird
weniger warme Luft vom Atlantischen Ozean auf den eura-
sischen Kontinent getragen. In Abhingigkeit der konkreten
Wetterlage steigt somit dic Wahrscheinlichkeit fiir meridiona-
le Stromungsmuster und den Einbruch kalter Luftmassen aus
Norden und Osten bis nach Mitteleuropa je nach der Phasen-
lage des Wellenmusters. Dieser Zusammenhang beschreibt

das Klimaparadoxon der sich erwiirmenden Arktis und dem
statistisch hiufigeren Auftreten kalter Winter in Europa.

Anderungen grobskaliger atmosphiirische Zirkulations-
oder Telekonnektionsmuster sind ein Schliissel fiir das
Verstindnis von Klimaéinderungen auf der Zeitskala von
Jahren bis zu Jahrzehnten. Thre nichtlineare Dynamik wird
sowohl durch interne im Klimasysiem ablaufende Prozes-
se, als auch durch externe Antricbsmechanismen, wie zum
Beispiel steigende Konzentrationen von Treibhausgasen
und Aerosolen beeinflusst. Wie in diesem Beitrag dargelegt.
spielen arktische Klimaprozesse dabei eine wichtige Rolle.
Zum einen beeinflussen Zirkulationsmuster wie die Nord-
atlantische Oszillation oder die Arktische Oszillation (AQ)
das arktische Wetter und Klima, zum anderen wirken ver-
dnderte arktische Bedingungen auf die grofiskaligen atmo-
sphirischen Zirkulationsmuster zuriick. Diese Riickkopp-
lung vermittelt sich dadurch, dass die arkiische Erwiirmung
und die damit verbundene Meereisabnahme den meridiona-
len Temperaturgradienten zwischen den subtropischen und
den subarktischen Regionen verringert. Damit findern sich
die Entstehungsbedingungen von baroklin instabilen Wet-
tersystemen in mittleren Breiten, die die grobskaligen atmo-
sphirischen Zirkulationsmusier beeinflussen.

Neben arkiischen Einfliissen beeinflussen auch Anderun-
gen in den tropischen Ozeanen oder stratosphirische Ozo-
ninderungen das Aufireten von Telekonnektionsmustern.
Aufgrund der Nichtlinearitiit des Systems Atmosphiire ma-
nifestieren sich diese Einfliisse nur in statistischer Weise
durch Anderungen in mehreren atmosphiirischen Zirkula-
tionsmustern mit unterschiedlichen regionalen Auswirkun-
gen und nicht durch mechanistische Kausalketten,

Regionale Verschiebungen des NAO- oder AO-Musters
in Wesl-Osi- oder Nord-Siid-Richtung, ihre Verstirkung
oder Abschwichung verursachen Klimaanomalien auf der
Zeitskala von Jahreszeiten bis zu Jahrzehnten in verschie-
denen geographischen Regionen und sind hiufig nicht mit
dem globalen Temperaturtrend korreliert. Die Ursachen
fiir die abrupten Wechsel zwischen positiven und negati-
ven Phasen der NAO, die mit stirkeren atmosphirischen
Zonal- oder stirkeren Meridionalstrémungen einhergehen,
sind bisher unverstanden und ihre Vorhersageméglichkei-
ten Gegenstand intensiver Forschung.

6 Schlussfolgerungen

Durch Anregungsprozesse vorwiegend in den Tropen und
Wechselwirkungsprozesse zwischen planetaren Wellen und
baroklinen Wetlersysteme werden grofiskalige Wellenmus-
ter in mittleren Breiten generiert. Durch die abschmelzende
Arktis werden im Herbst zusitzliche barokline Wettersys-
teme erzeugl, die das sibirische Hochdruckgebiet beeinflus-
sen und zu verstiitkien Energiefliissen in die Stratosphiire
fiihren, vergleiche JAISER et al. (2016). Diese veriindern die
Stabilitiit des Polarwirbels. Wird dieser instabil und spaltet
sich auf. konnen durch Einwirkung von stratosphirischer
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Luft mit hoher potentieller Vorticity die troposphirischen
Wettersysteme beeinflusst werden und negative Phasen der
AO entstehen, vergleiche NAK AMURA et al. (2015).

Wiihrend die dominierenden Zirkulationsmuster fiir die letzte
Dekade des 20. Jahrhunderts durch stark zonale Strémungs-
komponenten (positive NAO-Phase) gekennzeichnet sind.
treten danach gehiuft Zirkulationsmuster mit starken meri-
dionalen Strémungskomponenten (negative NAO-Phase) auf.
Dieser Wechsel zwischen positiven und negativen Zirkulati-
onszustinden der NAO wird primir durch interne nichtlinea-
re Dynamik und durch den Einfluss sich Aindernder externen
Randbedingungen wie zum Beispiel die Verrringerung der
arktischen Meereisausdehnung verursacht, vergleiche auch
SEMPF et al, (2007), Eine sich erwiirmende Arktis wirkt iiber
svnoptische Wettersysteme und Schneefall auf die Stirke des
sibirischen und skandinavischen Hochs (WEGMANN et al.
2015). Die Verstirkung dieser Hochs beeinflusst die Stirke
des stratospharischen Polarwirbels, der im Spétwinter auf die
troposphiirischen Wellenziige zuriickwirken und ein negati-
ves Muster der AO mit potentiell kilteren Wintern generieren
kann. Die detaillierten Mechanismen dafiir sind bisher nicht
ausreichend verstanden.
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M. WENDISCH. A. EHRLICH

Arktische Verstarkung und Wolken

Arctic Amplification and clouds

Zusammenfassung

Das arktische Klimasystem reagiert besonders empfindlich auf den globalen CO,-Ansticg und die damit
verbundene globale Erwiirmung. was in teilweise extremen und rasanten Anderungen der arktischen
Klimaparameter zum Ausdruck kommt. Diese erhidhte Sensitivitdit manifestiert sich in der sogenann-
ten arktischen Verstirkung, die dadurch zustande kommt. dass sich externe und interne Einfliisse in
der Arktis stirker als in anderen Gebieten unserer Erde auswirken. Als prominentes Beispiel erhéht
sich die bodennahe Lufttemperatur in der Arktis zwei bis drei Mal stirker im Vergleich zur globalen
Erwirmung, Griinde fiir diese erhéhte Empfindlichkeit der arktischen Klimaparameter liegen in be-
sonderen Umgebungsbedingungen in der Arktis. Beispielsweise stellt die Arktis ein von Kontinenten
nahezu umschlossenes Meer dar, im Vergleich zur Antarktis, Demzufolge ist Meereis neben offenen
Ozeanwasserflachen anzutreffen. In der Arkiis existieren Polartag und Polarnacht, und es treten haufig
Mischphasenwolken auf. Auberdem wirken spezielle Riickkopplungsmechanismen. die in der Arktis im
Vergleich zu anderen Regionen besonders effizient sind. Der Artikel diskutiert Ursachen der arktischen
Verstirkung mit einem Schwerpunkt auf arkiischen Mischphasenwolken.

Summary

The Arctic climate svstem appears particularly sensitive. which results in partly extreme and abrupt
changes of Arctic climate parameters. This clevated sensitivity is most apparent in the so-called Arctic
amplification, which is caused by peculiarities of the Arctic environment. as compared to other regions of
the globe. Such Arctic specialties consider the existence of a large Arctic Ocean (instead of a continent.
such as in Antarctica) with open water and sea ice side by side. polar day and night, frequent appearance
of mixed-phase clouds, and specific feedback mechanisms, which are more efficient in the Arctic than
elsewhere. The most prominent mechanism is the enhanced near-surface air temperature in the called
Arctic amplification, which is two to three times larger than the globally averaged temperature. Reasons
for the elevated sensitivity of the Arctic climate parameters are discussed in this article with a focus on
Arctic mixed-phase clouds.

1 Einleitung
1.1 Besonderheiten des arktischen Klimasystems

Die Arktis zeichnet sich durch besondere Gegebenheiten
aus, die in gekoppelien Wechselwirkungen eine erhdhie Sen-
sitivitél des arktischen Klimas bedingen. Als erstes ist hier
der Kontrast zwischen stark reflektierendem Meereis be-
zichungsweise Schnee und dem im solaren Spekiralbereich
hauptsichlich absorbierenden. offenen (eisfreien) Wasser-
oberfliichen des Arktischen Ozeans zu nennen. Eine weite-
re arktische Besonderheit ist die Existenz von Polartag und

Polarnacht, wodurch solare StrahlungsefTekie (zum Beispiel
die Abkiihlungswirkung tiefer Wolken) auf den Sommer
beschrinki sind. Beide Faktoren (Meereis/Schnee—offenes
Wasser-Albedo-Kontrast. Polartag-Polarnachi-Unterschied)
bewirken eine starke und komplexe jihrliche Variabilitit in
den Klimaparametern und in der Wechselwirkung mit dem
Wetlergeschehen der mittleren Breiten (verringerter meridi-
onaler Temperaturgradient insbesondere im Winter bedingt
intensivierte Fernwirkungen, DETHLOFF et al. 2018).

Weilerhin zeichnet sich die arktische Atmosphiire durch eine
oft hohe thermody namische Stabilitéit in Bodennéihe und ge-



22 M. Wendisch, A. Ehrlich:

promet, Heft 102

Arktische Verstdrkung und Wolken

Hohere atmos.
Energiefliisse

Mehr abwérts gerichtete
terrestrische Strahlung

2

Geringere Stabilitat,
—>»| Mehr Wasserdampf j€—

Erwdrmte ozean.
Mischungsschicht

und Wolken
Mehr Aerosol, Geringere
—» Ruf (Atmos./ > Bodenreflexion,
Oberflache) Mehr solare

Absorption

Erhéhte biologische

Lufttemperatur

aus (positive Rickkopplun-

. _ Anstieg d : : :
Mehr meridionaler Transport bo:Ise:nEahZ; Globale gen). Diese wirken meist
(Atmosphéare/Ozean/Meereis) QR auch in anderen Regionen

der Erde; sie sind jedoch
in ihrem Zusammenspiel
und unter den spezifischen
Verhiiltnissen in der Ark-
tis entscheidend fiir die be-
sondere  Klimasensitivitit
(WENDISCH et al. 2013,
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in Abbildung 3-1 als Wir-
kungskreislauf (rote Pfeile
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globale Erwirmung steht am
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Abb. 3-1: Schema ven arktischen Riickkopplungen, adaptiert aus WENDISCH et al. (2017). Der Boden-
albedo-Riickkopplungseffekt ist in roter Farbe gekennzeichnet. Weitere Farben sind zur [1lustration an-
derer Prozesse eingefiihrt. Schwarz: Wasserdampl- und Wolken-Riickkopplung, griin: Aerosolpartikel
und Ruflirickkopplung, blau: meridionaler Transport, pink: Riickkopplung mit biologischer Aktivitat im

Meer.

ringe Grenzschichthhen aus. Durch aufliegende oder leicht
abgehobene Temperaturinversionen (zum Beispicl WET-
ZEL und BRUMMER 2011) kommt es zu Entkopplungen
von Boden und freier Troposphire, was die vertikale Durch-
mischung behindert. Dieser Effekt wird durch die starke
Abkiihlung des Bodens initiiert und durch die Advektion
von vorwiegend warmen, aus sidlichen Breiten stammen-
den Luftmassen in gréberen Hohen verstiirkt. Die stabilisie-
rende Wirkung durch die Abkiihlung am Boden hingt vom
Uniergrund ab und ist iiber Meereisfliichen/Schnee stirker
als iiber dem offenem Meer. Uber Meereis bezichungswei-
se dem offenen Meerwasser ist zudem die Bodenreibung
geringer was eine stirkere turbulente Durchmischung der
atmosphiirischen Grenzschicht verhindert. Wolken kénnen
zusitzlich, zumindest wahrend des Polartages. durch ihre
abkiihlende Wirkung stabilisierend wirken. Dadurch wird
auch der vertikale Austausch von Spurenstoffen (Aerosol-
partikel. Wasserdampl) unierbunden. Strahlungs- und auch
Niederschlagsprozesse sind als labilisierend wirkende Pro-
zesse in der Arktis von groBer Bedeutung.

Als weitere Besonderheit des arktischen Klimas ist das
hitufige Vorhandensein von tiefen. optisch relativ diinnen
Mischphasenwolken zu nennen. Diese Wolken sind mit
Fernerkundungsmethoden vom Boden. Flugzeug oder vom
Satelliten aus schwer erkennbar und werden deswegen in
ihrer Wirkung auf das arktische Klima oft unterschitzt.
Auf die Effekte von Wolken im arktischen Klimasystem
wird in Abschnitt 2 genauer eingegangen.

1.2 Riickkopplungen

Das arktische Klimasystem zeichnet sich durch eine Reihe
iberwiegend verstirkender Riickkopplungsmechanismen

Anfang. Durch sie schmilzt
Meereis und Schnee. wo-
durch gréfiere Bereiche von
weniger reflektierenden und
eher solare Strahlung absor-
bierenden offenen Wasser-
bezichungsweise Erdboden-
flichen entstehen, Damit
wird die Reflexion durch den Untergrund geringer und
dessen Absorption von solarer Strahlung nimmt zu. Als
Konsequenz erwirmt sich die obere Ozeanschicht (Mi-
schungsschicht) und als Folge dessen erhéhen sich die auf-
wiirtsgerichieten Energiefliisse (terrestrische Strahlung,
latente und fiihlbare Wiirme). was zu einem Anstieg der
bodennahen Lufttemperatur fithrt. Hier schliefit sich der
Wirkungskreis und beim erneuten Durchlaufen erhdhi
sich die urspriingliche Erwirmung selbstverstirkend. Im
Sommer iiberwiegt als Gesamiteffekt (Summe aus Strah-
lung sowie latenten und fithlbaren Wirmefliissen) die Er-
warmung der oberen ozeanischen Mischungsschicht durch
Absorption von solarer Strahlung. Demzufolge wird hier
eine netto abwiirts gerichtete Energieflussdichte beob-
achtet. Die absorbierte Energic wird aufgrund der hohen
spezifischen Wirmekapazitit im Ozeanwasser gespeichert
und zeitversetzt im Herbst und Winter an die Atmosphire
abgegeben, weswegen die Netto-Energieflussdichte dann
aufwirtsgerichtet ist.

Wenn anstelle der globalen Erwiirmung eine globale Ab-
kiihlung diesen Bodenalbedo-Riickkopplungsprozess aus-
l6sen wiirde, dann wiirde die Riickkopplung entgegenge-
setzt wirken, das heift es kime zu einer verstirkien Ab-
kithlung.

Der Bodenalbedo-Effekt wirkt nicht separiert und unab-
héingig: es gibt zahlreiche Wechselwirkungen mit weiteren
Prozessen. So erhoht sich durch die erwiirmte ozeanische
Mischungsschicht die Verdunstung und durch die damit
bedingle Labilisierung verstirkt sich der Vertikaltransport
von Wasserdampf, was zu einer erhdhten Wolkenbildung
fithren kann (schwarze Pfeile und Kisten in Abbildung
3-1). Im Gegensatz zu mittleren Breiten haben tiefe Wol-
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ken in der Arktis eine Tendenz. die unteren Atmosphiren-
schichten zu erwirmen (Abschnitt 2). Der erhéhte Wasser-
dampfgehalt wirkt als effektives Treibhausgas ebenfalls
erwirmend. Damit ergibt sich eine Erh6hung der terrestri-
schen Gegenstrahlung (abwiirts gerichiete Strahlungsfluss-
dichte), was ebenfalls zu einer verstirkten Erwdrmung der
bodennahen Luftschichten fiihrt.

Bei intensivierter wirtschaftlicher Nutzung der Arktis.
durch erhdhte Meridionaltransporte in der Atmosphiire
oder andere Ursachen kénnen vermehrt Aerosol- und
Rubpartikel in die arktische Atmosphire gelangen und
gegebenenfalls aul Meer-/Landeis und Schneeflichen
sedimentieren. Dies fihrt zu einer Verinderung der
Strahlungseigenschaften der Oberfliche und Atmosphi-
re (und damit der Strahlungsenergiefliisse) und kann die
mikrophysikalischen und optischen Eigenschaften von
Wolken beeinflussen (griine Pfeile und griiner Kasten in
Abbildung 3-1). Auberdem bedingt dies weitere, kom-
plizierte und schwer quantifizierbare Wechselwirkun-
gen mit der terrestrischen Gegensirahlung, den Ener-
giefliissen insgesamt und letztendlich der bodennahen
Lufttemperatur.

Eine Erhéhung der bodennahen Lufttemperatur in der
Arktis und die dadurch bedingien geringeren meridio-
nalen Temperatur- und Geopotentialgradienten kénnen
7u einer Verstirkung des meridionalen atmosphiirischen
Transports fithren. Im Umkehrschluss wird dadurch die
bodennahe Lufitemperatur weiter erhéht. weil die vom
Siiden herangefiihrten Luftmassen gewdhnlich wiirmer
als in nordlichen Bereichen sind (markiert durch die
Kiistchen und Pfeile in blauer Farbe in Abbildung 3-1).
Der meridionale atmosphirische Transport kann sich.
wie oben diskutiert, auf die atmosphirische Stabilitat,
den Wasserdampfgehalt, die Wolkenhiiufigkeit, sowie die
Aerosolkonzentrationen in der Arktis auswirken.

Wolken

Insgesamt (%)
100

(a) e

Winter

Mischphasen-
Wolken (%)

100
20
B0
70

(b) | {eo
50
40
30
20

Frihling

Zusiitzlich bewirkt die Vergréferung der eisfreien Was-
serfliche eine intensivierte biologische Aktivitit im
Ozean mit Auswirkungen auf die Reflexion von solarer
Strahlung durch die Meeresoberfliche (mit pinker Farbe
in Abbildung 3-1 gekennzeichnet).

Die Wirkungsketle dieser Riickkopplungsprozesse ist
prinzipiell bekannt und plausibel: ihre Nettowirkungen
und wechselseitigen Beeinflussungen sind jedoch duberst
schwer zu quantifizieren.

2 Wolken in der Arktis
2.1 Bedeutung

Die in ihrer Wirkung wahrscheinlich mit den grofiten
Unsicherheiten behaftete Komponente im arktischen Kli-
masystem stellen Wolken dar, die sich in den untersten
Schichien der Troposphiire bilden und entwickeln (gelb
umrundet in Abbildung 3-1). Die Eigenschaften dieser tie-
fen Wolken, ihr Einfluss auf Boden- und Atmosphirenei-
genschaften sowie die Prozesse. die ihren Bildungs- und
Lebenszyklus bestimmen, werden von regionalen Klima-
modellen nur unzureichend reprisentiert. Jedoch spielen
gerade tiefe Wolken eine zentrale Rolle im arktischen
Klimasystem, weil sic beispiclsweise die Energiefliis-
se am Boden merklich beeinflussen. Diese bestimmen
wiederum ob vorhandenes Meereis schmilzt oder neues
gefriert. Weitere Auswirkungen dieser tiefen Wolken auf
Vertikaltransporie und die atmosphiirische Strahlungs-
iibertragung sind theoretisch untersucht, praktisch aber
nur selten verifiziert. Fiir eine realistische Projektion der
Entwicklung des arktischen Klimasystems ist es demzu-
folge von grobter Wichtigkeit. Wolkeneigenschafien und
die mit ihnen verbundenen atmosphirischen Prozesse in
numerischen Modellen realititsnah zu beschreiben.

Sommer Herbst

Abb. 3-2: Mittlere Hiufigkeit (in %) des Auftretens von (a) Wolken insgesamt und (b) Mischphasenwolken abgeleitet aus Satellitenmessun-

gen, nach MIOCHE et al. (2015).
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Arktische Wolken treten hiiufig tiefliegend (leilweise als
Nebel). optisch diinn und gemischtphasig in Erscheinung.
Mischphasenwolken stellen ein Drei-Phasen-System dar.
bestehend aus (i) Wasserdampf. (ii) unterkiihlten fliissi-
gen Wassertroplen (das heift deren Temperatur ist un-
terhalb des Gefrierpunktes) und (iii) Eiskristallen. Im
oberen Wolkenteil gibt es oft eine diinne Schicht. die aus
kleinen. unterkiithlten Wassertropfen besteht und in der
sich Eiskristalle bilden. Die Eiskristalle wachsen schnell
an, sinken dadurch nach unten und fallen als Niederschlag
aus der Wolke. Durch den Wegener-Bergeron-Findeisen-
Prozess (eine genauere Erklirung dieses Prozesses wird
in Abschnitt 3.3.1 gegeben). der zu einem starken Wachs-
tum der Eiskristalle auf Kosten der unterkiihlten, fliissi-
gen Wassertropfen und damit zu einer raschen Vereisung
fahrt. sind Mischphasenwolken grundsatzlich, vom ther-
mody namischen Standpunkt aus instabil. Die Prozesse.
die zur Bildung der unterkiihlten Wassertropfen und dem
gleichzeitigen Wachstum der ausfallenden Eiskristalle
fithren, sind jedoch oft iiber lingere Zeitrdume balan-
ciert, Dadurch besitzen diese Wolken eine hohe Langle-
bigkeit. welche bei einer unabhingigen Betrachtung der
individuellen Prozesse eigentlich nicht zu erwarten ist.
Aufgrund dieser Langlebigkeit sind arktische Mischpha-
senwolken eine bedeuiende Komponente im arktischen
Klimasystem und verdienen besondere Aulmerksamkeit.
Schon kleine Anderungen ihrer Eigenschaften kénnen
iiber einen langen Zeitraum summiert grofie Auswirkun-
gen auf das atmosphirische Energiebudget haben.

2.2 Hiiufigkeit des Auftretens und makro-
physikalische Eigenschaften

Barrow

offenen Ozeanflichen begriindet ist. Deswegen beobach-
tet man allgemein eine erhohie Hiufigkeit von Wolken im
Sommer und Herbst, wenn die Eisschmelze ausgedehnte
Wasserfliachen (offenes Wasser oder Schmelztiimpel auf
dem Meereis) offenlegi.

Auch die vertikale Verteilung der arktischen Wolken ist
zur Beurteilung ihrer Klimawirkung von Bedeutung. In
Abbildung 3-3 ist der Jahresgang der Wolkenhiufigkeit in
vertikaler Abhéingigkeit fiir drei spezielle Orte dargestellf.
Die Daten wurden aus bodengebundenen Messungen an
zwei ortsfesten Land-Stationen und einer Eisdrift-Mess-
zeitreihe (SHEBA) erhoben. Die Landstationen befinden
sichin Barrow/Alaska (71% 17 ' 26"N. 156° 47" 19" W) und
Eurcka/Nunavut, Kanada (79 °59 ' 20" N, 85° 56’ 27" W),
Die Driftstation war Teil der SHEBA Messkampagne. die
1997-1998 in der Beaufortsee durchgefiihrt wurde (hit-
ps:/f'www.esrl.noaa.gov/psd/arctic/sheba/). Die Abkiir-
zung SHEBA steht fiir . Surface Heat and Energy Balan-
ce of the Arctic Ocean”. Die Messungen bestiitigen. dass
in der Arktis insbesondere im Sommer und Herbst zahl-
reiche tiefe Wolken mit einem hohen Anteil von Misch-
phasenwolken existieren. Die meisten der unterkiihlten
Wasserwolken (Abbildung 3-3a) haben Wolkenobergren-
zen unterhalb von 3 km und treien hauptsichlich im
Sommer auf. Arkiische Mischphasenwolken (Abbildung
3-3b) kénnen bis in den mittelhohen Bereich der Tropo-
sphiire (7 bis 8 km Hohe) reichen und sind am héufigsten
im Sommer und Herbst. Uber Meereisflichen liegen sie
dabei oftmals als Nebel aufl dem Eis auf.

SHEBA Eureka

e

ON & 00 ONON & )00 ONON & O 00 ONON & O 00 ON

Die regionale und saisonale Verteilung der
Hiufigkeit von Wolken in der Arktis ist in
Abbildung 3-2 dargestellt. Bei den aus Satel-
litenbeobachtungen abgeleiteten Daten wird
unterschieden zwischen der Gesamtanzahl
aller Wolken (Abbildung 3-2a) und dem Auf-
treten von Mischphasenwolken im Speziellen
(Abbildung 3-2b). Allgemein tritt Bewdlkung
in der Arktis sehr hiufig und in allen Jahres-
zeiten aul. Wihrend im Winter und Friihling
nur in einigen Gebieten der Arktis (iiber of-
fenem Wasser) in bis zu 100 % der Beobach-
tungen Wolken festgestellt werden, existieren
im Sommer und insbesondere im Herbst weit
verbreitet Gebiete mil einer sehr hohen Wol-
kenhdufigkeii (Abbildung 3-2a). Im Winter
werden in mindestens 30 % der Beobachtun-
gen Mischphasenwolken identifiziert (Abbil-
dung 3-2b). im Sommer sind es weit verbreitet
bis zu 60 % der Beobachtungsfille (MIOCHE
et al. 2015). Die Satellitenbeobachtungen zei-
gen, dass Mischphasenwolken vermehrt iiber
offenem Wasser als iiber Meereis beziehungs-
weise Landoberflichen lokalisiert werden.
was mit dem erhdhten Feuchteangebot und
der verringerten vertikalen Stabilitét iiber den

Hohe [km]

—

F ApJuAu O D F ApJuAu O D F ApJuAu O D

Abb. 3-3: Aus bodengebundenen Messungen abgeleitete Vertikalprofile des Jahres-
ganges der mittleren Hiufigkeit (in %) des Auftretens von (a) Wolken aus fliissigen
Wassertropfen, (b) Mischphasenwolken, (c) Fiswolken (Zirren) und (d) Summe aller
Wolken. Adaptiert von SHUPE et al. (2011).
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Abb, 3-4: Monatlicher und Jahresgang von Mischphasenwolkeneigenschafien gemessen withrend SHEBA, nach SHUPE et al. (2006 (a)
Prozentuale Haufigkeit des Auftretens, (b) Hohe der Wolkenuntergrenze, (c¢) Geometrische Wolkendicke und (d) Wolkentemperatur. Die
Boxen und Whisker-Darstellungen stellen die 5-, 25-, 50-, 75- und 93-Perzentile der Daten dar. Der Mittelwert ist jeweils als Sternsymbol

gegeben.

Als weiteres Beispiel der Messergebnisse der SHEBA-
Kampagne ist in Abbildung 3-4 eine Statistik (Jah-
resgang und jihrliches Mittel) von Eigenschafien von
Mischphasenwolken zusammengestellt. Nahezu in allen
Monaten wiihrend der SHEBA-Eisdriftperiode wurden
Mischphasenwolken mit einer Haufigkeit von mehr als
30 % beobachiet. Insbesondere von Februar bis Ap-
ril waren die Mischphasenwolken sehr hiufig als Ne-
bel auf dem Eis aufliegend zu beobachten. Die gréfiten
Wolkendicken wurden im Spitsommer und Frithherbst
registriert, wo auch die hachsten Wolkentemperaturen
auftraten.

2.3 Mechanismen und Langlebigkeit
2.3.1 Wegener-Bergeron-Findeisen-Prozess

Die Grundlage des von WEGENER (1911), BERGERON
(1935) und FINDEISEN (1938) postulierten Prozesses
(im folgenden WBF-Prozess genannt, die drei Referenzen
sind in KOROLEV et al. (2017) gegeben) besteht darin,
dass bei Temperaturen unter dem Tripelpunkt von Was-
ser der Gleichgewichisdruck des Wasserdampfes (auch
Sattigungswasserdampfdruck genannt) iiber einer un-

endlich ausgedehnten fliissigen Wasseroberfliiche grofier
ist als iiber einer enisprechenden Eisfliiche (Abbildung
3-5). Wenn der aktuelle Wasserdampfdruck zwischen den
Gleichgewichiswerten fiir unterkiihltes fliissiges Was-
ser und kristallines Eis liegt (rotes Symbol in Abbildung
3-5). dann verdunsten dic Wassertropfen und lagern sich
an den Eiskristallen an, die dementsprechend auf Kos-
ten der Tropfen stark wachsen. Diese Situation herrscht
in Mischphasenwolken mit geringen Werlen der Wasser-
dampfiibersittigung vor, und als Folge dessen vereisen
diese Wolken innerhalb kurzer Zeit (Minuten bis wenige
Stunden) komplett. Die Existenz dieses Wirkungsmecha-
nismus wurde durch flugzeuggetragene Messungen besti-
tigt (KOROLEYV et al. 2017). Die Messdaten zeigen. dass
bevorzugt entweder sehr viel oder nur sehr wenig Eis in
Mischphasenwolken enthalten ist. wohingegen Fille mit
einer Gleichverteilung von fliissigem Wasser und Eis eher
selten sind. Wenn die Bedingungen stimmen und der
WBF-Prozess einsetzi, dann wird also viel Eis in den Wol-
ken generiert. Wenn allerdings der aktuelle Wasserdampf-
druck tiber beiden Gleichgewichiskurven (fiir unterkiihltes
fliissiges Wasser und kristallines Eis) liegt (blaues Sy mbol
in Abbildung 3-5). dann enthalten die Mischphasenwol-
ken eben nur wenig Eis. In dem Fall kénnen beide Phasen
koexistieren und sowohl fliissige Tropfen, als auch feste
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Abb. 3-5: Illustration des Wegener-Bergeron-Findeisen (WBF)-
Prozesses. Dargestellt ist die Temperaturabhéingigkeit des Gleich-
gewichtsdampfdruckes iiber unterkiihltem fliissigen Wasser und
Eis.

Eiskristalle wachsen gleichzeitig an. Dadurch bleibt der
geringe Anteil an Eiskristallen, bedingt durch die geringe
Anzahl an Eisnukleationskernen, konstant.

Zu solch einer Erhohung des aktuellen Wasserdampf-
dampfdruckes in Mischphasenwolken kann wesentlich
die Vertikalgeschwindigkeit beitragen, In Abbildung 3-6
ist der vertikale Verlauf des Fliissigwasser- bezichungs-
weise des Eisgehaltes in einer Mischphasenwolke fiir
geringe (1 m s') und héhere (2 m s”') Vertikalgeschwin-
digkeiten dargestelli. Bei geringer Vertikalgeschwin-
digkeit und entsprechend geringer Ubersittiging nimmt
der Fliissigwassergehalt ab einer bestimmten Héhe (hier
ciwa 2500 m) ab. Die Eisphase wiichst auf Kosten der un-
terkiihlten Tropfen und die Wolke vereist nach oben hin.
Bei hoherer Vertikalgeschwindigkeit wachsen sowohl die
unterkiihlten fliissigen Tropfen als auch die Eiskristalle
iiber alle Hohenbereiche der
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Abb, 3-6: Profile von Eis- und Fliissigwassergehalt einer Misch-
phasenwolke bei zwel verschiedenen Vertikalgeschwindigkeiten
(1 ms! und 2 m s') zur Darstellung der unterdriickten Vereisung
bei erhohter Vertikalgeschwindigkeit, adaptiert aus KOROLEV
(2007). In grauer Farbung ist das WBF-Regime dargestellt.

jedoch durch eine Abkiihlung weii iiberkompensiert, wel-
che durch Emission von terrestrischer Strahlung am Wol-
kenoberrand verursachi wird. Die hierbei statifindende
Umwandlung von Wirmeenergie in Strahlungsenergie
fiihrt zur beobachteten Abkiihlung. Dabei kénnen erheb-
liche Abkiihlungsraten erreicht werden, mit entsprechen-
den Konsequenzen auf die Vertikalbewegung und Turbu-
lenz innerhalb der Wolken.

Drei Messbeispiele von Vertikalprofilen der terrestri-
schen Abkiihlungsraten sind in Abbildung 3-7 darge-
stellt. Diese stammen von der Flugzeugkampagne AC-
LOUD (Arctic CLoud Observations Using airborne
measurements during polar Day)-Kampagne (Mai-Juni
2017, Spitzbergen). die im Rahmen des (AC) (Arcti-
CAmplification: Climate Relevant Atmospheric and

Wolke an. Der Eisgehalt bleibt
relativ zum Fliissigwasserge- P
halt konstant.

1750 m
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Abb. 3-7: Drei Beispiele filr Vertikalprofile von terrestrischen Abkithlungsraten (genauer als terrestri-
sche Temperaturiinderungsraten bezeichnet) Messungen am (a) 20, Juni 2017, Wolkenobergrenze bei
1710 m, (b) 5. Juni 2017, Wolkenoberkante bei 530 m_ (c) 2. Juni 2017, Wolkenoberkante bei 390 m.
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SurfaCe Processes, and Feedback Mechanisms)-Projek-
tes durchgefiihrt wurde (siche hierzu auch WENDISCH
et al. 2018a, WENDISCH et al. 2018b). In Abbildung
3-7a wird eine starke strahlungsbedingte Abkiihlung
am Wolkenoberrand mit Werten von bis zu -9 K h' re-
gistriert, wihrend im unteren Teil der Wolke eine ver-
hiltnismébig intensive Erwirmung mit bis zu 1 K !
erkennbar ist. Diese Erwiirmung resultiert von der Emis-
sion terrestrischer Strahlung durch die relativ warme
Wasseroberfliche im eisfreien Fjord und betrifft nur den
untersten Bereich der Wolke. In Abbildung 3-7b wer-
den zum Vergleich Messergebnisse gezeigl, welche tiber
Meereis gesammelt wurden. Die Strahlungsabkiihlung
im oberen Wolkendrittel ist geringer, die Werte der Tem-
peraturinderungsraten in Richtung Wolkenbasis sind
eher klein und lassen keine klare Tendenz (Erwédrmung/
Abkiihlung) erkennen. Die in Abbildung 3-7c gezeigten
Messungen wurden iiber Meereis gewonnen und zeigen
erneut eine starke strahlungsbedingte Abkiihlung am
Wolkenoberrand und. bedingt durch den kalten Unter-
grund, cine nur geringe strahlungsbedingte Erwirmung
in der Nihe der Wolkenbasis. Die Unterschiede in den
konkreten Werten der Sirahlungsabkiihlung am Wol-
kenoberrand resultieren hauptsiachlich aus der Stirke der
Temperaturinversion an der Wolkenoberkante und den
mikrophysikalischen Eigenschafien der Wolke selbst.
Je mehr unterkiihltes Wolkenwasser an der Obergrenze
der Wolke verfiigbar ist. umso stirker ist die emittierte
terrestrische Strahlung und die damit verbundene strah-
lungsbedingte Abkiihlung am oberen Rand der Wolke.

Durch die strahlungsinduzierte Abkiihlung am Wolken-
oberrand wird eine interne Zirkulation innerhalb der Wol-
ke ausgeltst. welche im nichsten Abschnitt 2.3.3 néher
diskutiert wird.
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2.3.3 Persistenz von Mischphasenwolken in der Arktis

Die inden vorhergehenden Abschnitten beschriebenen Pro-
zesse sind zum Verstandnis der typischen Vertikalstruktur
sowie der Persistenz von arktischen Mischphasenwolken
unabdingbar. Aufgrund der Wirkung des WBF-Prozesses
miisste man erwarten. dass arktische Mischphasenwolken
relativ kurzlebig sind, zumal die Vertikalgeschwindigkei-
ten in diesen Wolken iiberwicgend klein sind. Nichtsdesto-
trotz werden oftmals sehr langlebige Mischphasenwolken
in der Arktis beobachtet (zum Beispiel SHUPE et al. 2011,
MORRISON et al. 2012). Aus diesem Gegensalz stellt sich
die Frage. welche Ursachen eine schnelle Vereisung dieser
Wolken verhindern.

Die in einer arktischen Mischphasenwolke ablaufenden
thermodynamischen und mikrophysikalischen Prozesse
sind in Abbildung 3-8 schematisch dargesiellt. Unterkiihl-
te Wassertropfen bilden sich an der Wolkenunterkante in
iibersittigten Bedingungen durch Tropfenaktivierung an
Acrosolpartikeln. Sie werden durch Aufwind in Richtung
Wolkenobergrenze transportiert, wachsen durch Wasser-
dampfdiffusion auf diesem Weg und bilden dort eine oder
mehrere diinne Schichien, die meist am oberen Rand der
Wolke durch eine starke Feuchie- und Temperaturinver-
sion begrenzt werden. Wihrend des Aufsieigens bilden
sich in den unterkithlien Wasserschichten auch Eiskris-
talle. und der WBF-Prozess kommt entsprechend der vor-
herrschenden Vertikalwinde mehr oder weniger stark zur
Wirkung. Die im oberen Teil der Wolke gebildeten Eiskris-
talle wachsen und sedimentieren unter weiterem Wachs-
tum nach unten, wo sie entweder durch Aufwinde wieder
in Richtung Wolkenobergrenze transportiert werden oder
schlieflich als Niederschlag am Boden ankommen. Ein
schwach wirkender WBF-Prozess im oberen Wolkenteil
bei hohen Aufwindgeschwin-
digkeiten und gleichzeitiger
Ubersiittigung von Eis- und
Fliissigwasserphase kann fiir
eine kontinuierliche Zufuhr
an Eiskristallen sorgen. Falls
schwache Aufwinde vorherr-
schen. vereist die Wolke, die
Eiskristalle sedimentieren als
Niederschlag zum Boden und
dic Wolke vergeht.

3

Unterkiihlte
| Wolkentropfen

L

Am oberen Rand der Wol-
ke bewirkt die Emission von
terrestrischer Strahlung durch
die unterkiihlten Wolkentrop-
fen die oben beschriebene
strahlungsbedingte  Abkiih-
lung. Durch die lokale Abkiih-
lung des Wolkenoberrandes.

Gekoppelt

Abb. 3-8: Schematische Darstellung der in einer arktischen Mischphasenwolke ablaufenden Prozesse
und der sich ausbildenden typischen Vertikalstruktur, adaptiert aus MORRISON et al. (2012). 6, stellt
die potentielle Aquivalenttemperatur dar, g, symbolisiert die spezifische Feuchte.

\ bei gleichzeitiger leichier Er-
wirmung der Wolkenbasis,
wird die vertikale Stabilitit
der Wolke herabgesetzt. Dar-
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aus resultiert ein negativer Auftrieb wodurch die so ent-
standenen kalten Luftpakete absinken. Raumlich gemittelt
liefert diese Absinkbewegung den Ausgleich zu den vor-
herrschenden Aufwindregionen der Wolke. Dabei sind die
Absinkgebiete typischerweise eher stark und horizontal
eng begrenzt. wohingegen die Aufstiegsbereiche vorherr-
schend durch geringere Vertikalgeschwindigkeit. daftr
aber durch eine horizontal weitere Ausbreitung charak-
terisiert sind. Mit diesem Auf- und Absteigen bildet sich
in der Wolke eine vertikale Zirkulation mit horizontaler
Wirbelachse, welche mit turbulenten Durchmischungen
verbunden ist. Am Unterrand der Wolke bildet sich eine
sogenannie Wolkenmischungsschicht, die wegen ihrer gu-
ten Durchmischung ein quasikonstantes Vertikalprofil der
potenticllen Aquivalenttemperatur 6, aufweist. Die Fliis-
sigwasserproduktion beim Aufstieg, sowie die Strahlungs-
abkiithlung am Wolkenoberrand und die dadurch erzeugte
Dynamik in der Wolke stellen einen sich selbst verstirken-
den Riickkopplungsprozess dar. der auf die Bereitstellung
von geniigend Wasserdampf (von unterhalb und von ober-
halb der Wolke) angewiesen ist,

Neben der Notwendigkeit von hinreichend hohen Verti-
kalwindgeschwindigkeiten zur Erzeugung hoher Wasser-
dampfiibersittigungen muss zur Abbremsung der Wolken-
vereisung ein entsprechender Feuchteintrag von unterhalb
der Wolke oder/und von iiber der Wolke gesichert sein. Der
Wasserdampfnachschub ist notwendige Voraussetzung fiir
die Koagulation neuer. unterkiihlter fliissiger Wassertrop-
fen und kann sowohl von der Wolkenbasis als auch der
Oberkante der Wolke aus stattfinden. Die Wasserdampf-
zufuhr von der Erdoberfliche ist als Prozess ein Mechanis-
mus, der allgemein in Stratokumulus-Bewdlkung wirksam
ist. In der Arktis hingegen kommt als zusitzlicher Effekt
die . Fiitterung™ der Wolke mit Wasserdampf aus Schich-
ten oberhalb der Inversion ins Spiel. die entsprechend zu
Neubildung von unterkiithlien Wassertropfen am Oberrand
der Wolke fiithrt, Nur in der Arktis sind die durch grofb-
riumige Advektion oberhalb der Wolke stammenden Luft-
massen in der Regel eher feucht, weil sie siidlichen Breiten
entstammen. Damit die Mischphasenwolken lingerfristig
existieren konnen, muss die Fiitterung der Wolke den Ver-
lust an Wolkenwasser durch den sedimentierenden Eis-
niederschlag (Schnee). aber auch durch Niesel und Regen
iiberkompensicren. Wird nicht ausreichend feuchte Luft
von unien und oben nachgeliefert wird, 16st sich die Wolke
durch die Bildung von Niederschlag auf.

Bei den hiufig in der Arkiis beobachteten persisienten
Mischphasenwolken halten sich Wolkenwasserverlust-
und Wolkenbildungsprozesse in einem quasistatischen
Gleichgewicht die Waage.

Eine weitere Besonderheit in der Arktis besteht darin,
dass die Wolkenmischungsschicht im Bereich der Unter-
kante der Mischphasenwolken. je nach aktuellem Tem-
peraturprofil, entweder thermody namisch gekoppelt oder
entkoppelt sein kann (Abbildung 3-8). Bei einer thermo-
dynamischen Kopplung zwischen Wolke und Untergrund

ist der terrestrische Nettostrahlungsfluss am Unterrand der
Wolke in Richtung Erdboden gerichtet. Dies fiithrt zu einer
Erwidrmung des Untergrundes und senkt die thermody-
namische vertikale Stabilitit. Dadurch werden wiederum
erhdhie aufwiirts gerichiete fithlbare und latente Fliisse
induziert, wodurch die langlebige Wolkenentwicklung ge-
sichert wird. Auch bei dieser Prozesskette handelt es sich
um eine positive Riickkopplung, welche die Wolkenent-
wicklung vom Untergrund her intensiviert.

Im Gegensatz dazu sind Wolken vom Boden thermo-
dynamisch entkoppelt. wenn unterhalb der Wolkenmi-
schungsschicht eine Temperaturinversion existiert. In
diesem Fall ist die Wolke auf die Einmischung feuchter
Luft von oberhalb der Wolke angewiesen, um sich trotz
der Entkopplung von den Energie- und Feuchteressour-
cen am Boden weiterzuentwickeln. Die Bodeneigen-
schaften sind demnach fiir die entkoppelte Wolke von
geringer Bedeutung, wihrend im Falle einer gekoppelten
Wolkenmischungsschicht die Eigenschaften des Unter-
grundes (offenes Wasser, Meereis. Landoberfliche) fir
die Wolkenentwicklung sehr wichtig sind.

In siidlicheren Breiten sind Mischphasenwolken haupt-
sidchlich mit hochreichender Konvektion oder mit
mittelhohen Wolken verbunden. Dabei wird die hohe
notwendige Ubersittigung zur Aufrechterhaltung der
Koexistenz der beiden thermody namischen Wasserpha-
sen (fliissig und fest) durch entweder extrem hohe Verti-
kalgeschwindigkeiten (bei hochreichender Konvektion)
oder durch sehr niedrige Temperaturen (bei mitielhohen
Wolken) erreicht. Bei arktischen Mischphasenwolken
spiclen die Feuchtezufuhr in die Wolke sowohl von un-
ten (bei gekoppelter Schichtung durch den Untergrund
bereitgestellt) als auch von oben (iiber groBskalige.
advektive Ferntransporie) im Zusammenspiel mit hin-
reichenden Vertikalbewegungen sowie die allgemein
vorherrschenden tiefen Temperaturen die entscheidende
Rolle.

2.4 Wechselwirkungen mit Aerosolpartikeln

Aufgrund der oben beschriebenen sensiblen Balance
zwischen flissigen Wassertropfen und Eiskristallen hiin-
gen die mikrophysikalischen. optischen und Strahlungs-
eigenschaften von arktischen Mischphasenwolken und
damit ihre Klimawirksamkeit stark von den Anzahlkon-
zentrationen sowie den chemischen und mikrophysika-
lischen Eigenschaften der in der arktischen Atmosphire
vorhandenen Wolkentropfen-Kondensationskerne und
Eiskerne ab (CCN: Cloud Condensation Nuclei: IN: Ice
Nuclei). Damit konnen die CCN und IN iiber die Wolken-
eigenschaften indirekt das Energiebudget am Boden und
in der Atmosphiire beeinflussen. was Konsequenzen fiir
verschiedene Klimakomponenten. wie der Struktur der
atmosphiirischen Grenzschicht bis hin zu Gefrier- und
Schmelzprozessen im Arktischen Ozean, haben kann
und damit wiedernm auf die Wolkeneigenschaften riick-
wirken kann.
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verringert damit die Strahlungswir-
kung der Wolke (zum Beispicl die
Reflexion oder Emission), weil die
optische Dicke von Wolken mit weni-
ger aber groBen Tropfen geringer ist
als von Wolken mit héheren Tropfenkonzentrationen. aber
kleineren Tropfen (Twomey-Effeki. bei gleichem Was-
sergehalt). Da in der Arktis tendenziell weniger CCN zur
Verfiigung stehen, sind die typischen arkiischen Wolken
optisch relativ diinn (TJERNSTROM et al. 2008). Dem-
entsprechend hoch ist ihre Sensitivitit in Bezug aufl die
Anzahl und die Eigenschaften der CCN,

al. 2012).

Aufgrund des in Abschnitt 2.3.1 beschriebenen WBF-Pro-
7esses spielen IN in der Arktis im Vergleich zu CCN eine
noch gréfere Rolle fiir die Eigenschafien und die Entwick-
lung von arktischen Grenzschichtwolken. Bei geeigneten
thermody namischen (geringer Feuchtegehalt) und dy nami-
schen (geringe Vertikalwindgeschwindigkeit) Umgebungs-
bedingungen, konnen bereits wenige IN-Wolken schnell und
komplett vereisen lassen. Die Eisbildung ist meist an vorher-
gehende unterkiihlie Tropfenbildung gebunden. Eisbildung
direkt aus der Gasphase (sogenanntes Depositionsgefrieren)
ist aus Entropiegriinden und durch die Spiirlichkeit von IN
in der Arktis eher unwahrscheinlich, Der zweite Hauptsatz
der Thermodynamik besagt, dass thermodynamische Pro-
7zesse (wie zum Beispiel
Phasenumwandlungen)

Abb. 3-9: Hiufigkeitsvertellung der stiindlich gemittelten, terrestrischen Netto-Strahlungs-
flussdichte am Boden. Negative Werte bedeuten eine aufwiirtsgerichteten Strahlungsflussdich-
te. Die Messungen stammen von der SHEBA-Messkampagne. Adaptiert von (STRAMLER et

sation ebenfalls steigenden Entropie entgegenwirkt. Diese
Mechanismen fithren wieder zu einem selbstregulierenden
Prozess. Wenn die Tropfenbildung aus beliebigen Griinden
geringer wird, dann schwiicht sich auch die Eisbildung ab
und verhindert damit die Vereisung der Wolke. Insofern
bleibt auch aus diesen Griinden immer ein gewisser Fliis-
sigwassergehall in den arktischen Mischphasenwolken er-
halten, was die Koexistenz von unterkiihltem Fliissigwasser
und Eis unterstiitzt. Die in der arktischen Atmosphiire nur
sehr spirlich vorhandenen IN sind somit ein weiterer Grund
fiir die beobachtete Langlebigkeit von arktischen Mischpha-
senwolken.

3 Strahlungseffekte von arktischen Mischphasenwolken

Die Strahlungsbilanz am Boden wird durch die Netto-
Strahlungsflussdichte (/) beschrieben. Die entsprechen-
de Berechnung erfolgt aus den aufwiirts (£7) und abwiirts
gerichteten (/) Strahlungsflussdichten (WENDISCH et al.
2018a):

immer in Richtung anstei-

gender Entropie verlaufen.
Fir die dirckte Eisbildung
aus der Gasphase wiirde die
Entropie durch die wohlge-
ordnete Gitlersirukiur der
Eiskristalle im Vergleich
7zu den ungeordneten Be-

wegungen der Wassermo-

lekiile in der Gasphase bei
der Phasenumwandlung
schlagartig sinken. Deswe-
gen wird der weniger abrup-
te Umweg iiber die fliissige
Wasserphase von der Natur
bevorzugt, wobei die Un-
terkithlung der bei Konden-
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Abb. 3-10: Strahlungsantrieb von Wolken A/ als Funktion von (a) Bodenalbedo (im Falle einer reinen
Flitssigwasserwolke mit einer optischen Dicke = 10) und (b) Eisanteil in den betrachteten Mischphasen-
wolken (im Fall von Schnee mit einer Albedo von 0,65 als Untergrund und bei konstantem Gesamtwas-
serpfad von 10 g m™®). Drei Kurven sind jeweils eingezeichnet. Rot durchgezogen: Gesamter Strahlungs-
antrieb (solar plus terrestrisch), grau gestrichelt: Terrestrischer Strahlungsantrieb, grau punktiert: Solarer
Strahlungsantrieb. Die Zahlen in Grad geben den angenommen Sonnenzemtwinkel an, Adaptiert aus
WENDISCH et al. (2013).
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Strahlungsbilanz durch zwei be-
vorzugie Situationen dominiert.

Entweder herrschen wolkenlose gk ) Star
Verhiltnisse. oder eine durch- oty
gehende Bewdlkung ist prisent -30—
(STRAMLER et al. 2012, MOR- 'g'

RISON etal. 2012, WENDISCH et

al. 2018b). Beide Zustinde sind in
ihrer Strahlungswirkung eindeutig 10~
voneinander trennbar und kénnen o

Wolken-5trahlungsantrieb &F [W m?]

persistent (bis zu 10-14 Tage an- =19
haltend) auftreten, nachdem sic oL

20— (c) Solar + Terrestrisch

Irll_IL-L.I.
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sich einmal eingestellt haben. Die
Uberginge zwischen beiden Situ-
ationen sind plétzlich und laufen
meist innerhalb weniger Stunden
ab. Zur Veranschaulichung zeigt
Abbildung 3-9 die Haufigkeitsver-
teilungen der Nettostrahlungsflussdichten (terrestrisch).
welche withrend der SHEBA-Messkampagne im Winter
am Boden gemessen wurden. In den Daten sind klar die
zwel Zustinde zu erkennen. Die Verieilung mit dem Ma-
ximum von etwa -40 W m? enispricht den wolkenlosen
Fillen. Hier ist dic abwirts gerichtete Strahlungsflussdich-
te gering (kalte Atmosphire) und die Strahlungsbilanz
wird von der aufwirts gerichteten Strahlungsflussdichte
dominiert. was netto mit einer Abkiihlung einhergeht. Das
Maximum nahe bei 0 W m spiegelt die bewolkien Mess-
beispiele wieder. Wolken erhohen die Gegenstrahlung
(Treibhauseffekt) und sorgen fiir eine im Mittel ausgegli-
chene Strahlungsbilanz am Boden. Der Anteil an Messun-
gen zwischen den beiden Zustinden ist gering, was darauf
hindeutet. dass durchbrochene tiefe Bewdlkung nur sehr
selten auftritt und die Beobachtungen hauptsichlich von
tiefen Wolken dominiert sind.

Wie in Abbildung 3-9 verdeutlicht. wirken tiefe arktische
Wolken withrend der Polarnacht (ohne solare Einstrahlung)
erwiarmend aufl die Strahlungsbilanz am Boden. Wihrend
des Polartages muss zusitzlich die solare Einstrahlung und
die damit verbundene abkiihlende Wirkung der Wolken be-
riicksichtigt werden. Bei hohen Sonnenstinden sind die so-
laren Strahlungseffekie tiefer Wolken iiblicherweise grober
als die terrestrische Erwirmung. was sich in einem nega-
tiven Gesamit-Effekt (solar plus terrestrisch) dokumentiert
und zu einer Abkiihlung der bodennahen Lufttemperatur
fiihrt. Unter arktischen Bedingungen (tiefer Sonnenstand)
kann diese Abkiihlung soweil reduziert sein, dass die ge-
samte Strahlungsbilanz in eine Erwdrmung umschligt.
Die Stiirke dieses Wolkeneinflusses hiingt von einer Reihe
von Parametern ab. Dazu werden in Abbildung 3-10 zwei
Beispicle gezeigl, welche die Effekie durch die Bodenal-
bedo und den Eisgehall in den Mischphasenwolken ver-
deutlichen. Dabei ist der Strahlungsantrieb der Wolken zur
Quantifizierung der Wolkeneffekte abgetragen. Der Strah-
lungsantrieb berechnet sich aus der Differenz der Netto-

lanuar Februar Mirz

April Mai Juni Juli  August Sep Oktober Nov Dezember

Abb. 3-11: Jahresgang des Wolken-Strahlungsantriebs AF an den Standorten Barrow/Alaska
(71° 17" 26"N. 156* 47" 19" W), Oliktok/Alaska (70° 29' 54" N, 149% 53' 22" W), Summit/Grén-
land (72° 34 27.89" N, 38° 27’ 19.84" W) und wiihrend SHEBA (Beauforisee). (a) Terrestrisch,
(b) solar und (c) solar und terrestrisch. Basierend auf SHUPE und INTRIERI (2004).

strahlungstlussdichten im bewdlkten (¥, ,...) und im wol-
kenlosen Fall (F,,,,..):
AF = - F

:;Ltﬂ.u'\1lkv ';wl.wnh‘ = {PH == ‘h-? )v- olke (P“. = ‘ua }n-cn]-s (2)

Positive Werte des Wolkenstrahlungsantriebs bedeuten eine
Erwiarmung der bodennahen Luftschichi. negative Werte
sind mit einer strahlungsbedingten Abkiihlung verbunden.

In Abbildung 3-10a sicht man deutlich. dass die Bodenal-
bedo ein entscheidendes Kriterium fiir das Vorzeichen des
Gesamistrahlungsantriebs darstellt. Fiir arktische Verhilt-
nisse (hohe Bodenalbedo durch Schnee und Meereis, hohe
Sonnenzenitdistanz) wirken die Wolken erwirmend auf die
bodennahe Luftschicht (AF > 0). In mittleren Breiten (nied-
rige Werle der Bodenalbedo und Sonnen-Zenitdistanz) hin-
gegen wirken dieselben tiefen Wolken abkiihlend (AF < 0),
Auch der Eisanteil der Wolke, definiert als Verhilinis zwi-
schen Eiswasserpfad und Gesamtwasserpfad (vertikal auf-
integrierter Wassergehalt), kann die Strahlungswirkung der
Wolken von abkiihlend zu erwirmend umkehren (Abbil-
dung 3-10b). Durch einen erhéhten Eisanteil (grofe wenige
Eiskristalle), wird die abkiihlende Wirkung durch die Re-
flekiion solarer Strahlung geringer. Es dominiert die Emis-
sion von terrestrischer Gegenstrahlung was netto tendenzi-
ell zu einer Erwirmungstendenz fithrt. Somit konnen tiefe
Wolken in der Arktis (bei geringen Sonnenzenitdistanzen,
hohen Albedowerten und einem groben Eisanteil) zur ver-
starkien arktischen Erwiarmung beitragen, zumal der kiih-
lende solare Effekt (durch die Reflexion solarer Strahlung
am oberen Rand der Wolke) nur im Sommer zum Tragen
kommi.

Dies wird noch einmal in Abbildung 3-11 anhand des
Jahresgangs des Wolkenstrahlungsantriebs A/ verdeut-
licht. Die Abbildung zeigt auf Messungen basierende
Berechnungen von A/ Wihrend die Nettostrahlung
bei Bewolkung (F! - F7),,.. aus Messungen der sola-
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ren und terrestrischen auf- und abwirts gerichieten
Strahlungsflussdichten unter bewdlkten Verhiltnissen
abgeleitet wurde, stammen die Referenzwerte fiir den
wolkenlosen Fall (#* - FT),,,aus hypothetischen Strah-
lungsiibertragungsrechnungen fiir wolkenlose Verhiili-
nisse. Sowohl die Nettostrahlungsflussdichten als auch
die Strahlungsantriebe wurden getrennt fiir solare und
terrestrische Strahlungsiliisse betrachtet. In den Zeii-
reihen zeigt sich, dass fiir den grébten Teil des Jahres
(insbesondere wihrend der Polarnacht) die erwirmen-
de Wirkung durch die arktischen Mischphasenwolken
klar iiberwiegt. Die Gesamtstrahlungsbilanz am Boden
ist nur im Juli/August (am Ende des Sommers und im
Hohepunkt der Schmelzsaison) negativ. Demzufolge
kénnen arktische Wolken den Beginn des Gefrierens
von Meerwasser beeinflussen. Hier kénnte erneut ein
selbstregulicrender Prozess wirksam werden (negative
Riickkopplung). Offenes Wasser im Sommer erzeugl
potentiell mehr Bewdlkung, welche im Spidtsommer ten-
denziell zur Abkiihlung des Bodens beitriigt. Dadurch
kann das Gefrieren des Meereises eher einsetzen als
es ohne das vermehrte Auftreten von Wolken moglich
wire. Der Zeitraum des Eiswachstums verlingert sich
und ermoéglicht eine stiarkere Zunahme der Meereisdi-
cke. Im darauffolgenden Jahr wire dann vermehrt di-
ckeres Meereis vorhanden, welches dann wiederum die
Wolkenbildung zeitlich verzégern und zu einem spite-
ren Gefrieren des Meereises fiihrt.

Im Vergleich der verschiedenen Stationen zeigen sich ei-
nige lokale Unterschiede, dic durch die Variabilitit der
Unterlage (stark oder weniger stark reflektierend, unter-
schiedliche Feuchte, offenes Wasser/Eis). dic Lage in Be-
zug zum Meer und die Schneeschmelze bedingt sind.

Weiter wurde festgestellt (ohne zusiitzliche Abbil-
dungen zu zeigen), dass die erwidrmende Wirkung der
Mischphasenwolken hauptsiichlich durch den Fliissig-
wasserpfad (vertikal integrierter Fliissigwassergehalt)
bestimmt wird, wohingegen die solare Abkiihlungswir-
kung durch die optische Wolkendicke, die Bodenalbe-
do. und den Sonnenzenitwinkel dominiert wird. Reine
Eiswolken tiben auber im Winter in der Arktis keinen
wesentlichen Effekt auf die Strahlungsbilanz am Boden
aus.

4 Zusammenfassung und Ausblick

Das arktische Klimasystem dndert sich derzeit mit rasan-
ter Geschwindigkeit. Dabei spielen iiberwiegend verstiir-
kende Riickkopplungsmechanismen eine wichtige Rolle,
die bisher weder durch Beobachtungen noch durch nu-
merische Modelle schliissig reproduziert werden konn-
ten (WENDISCH et al. 2017). Insofern sind intensivierte
Forschungen in der sich schnell wandelnden Arktis unab-
dingbar, insbesondere vor dem Hintergrund. dass durch
diesen Wandel neue Méglichkeiten fiir die wirtschaftli-
che Nutzung der Arktis entstehen, sich aber auch ernst-

zunchmende Gefahren fiir das arktische Umweltsystem
verbergen kénnen. Die Beurteilung dieser Moglichkeilen
und Gefahren wird nicht einfach. da die Anderungen des
arktischen Klimasystems duberst komplex sind und auch
Gebiete auBerhalb der Arkiis betreffen.

Arktische Wolken beeinflussen den Energichaushalt in
der Arktis entscheidend. Thre Wirkung hiingt sowohl von
thermodynamischen als auch anderen Umgebungsbedin-
gungen ab, die in der Arktis eine besondere Rolle spielen.

Insbesondere ist die Wolkenphase ein wichtiger Para-

meter, gerade weil Mischphasenwolken in der Arktis er-

staunlich persistent sein kdnnen. Bei der Erforschung der

Eigenschaften und der Wirkung von arktischen Misch-

phasenwolken gibt es eine Reihe offener Punkie. die im

Folgenden stichpunktartig aufgelistet sind:

+  Wolkeninhomogenititen (Dicke, optische und mi-
krophysikalische Eigenschaften) kénnen bei tiefen
Sonnenstinden und erhéhter Bodenalbedo zu sig-
nifikanten dreidimensionalen Strahlungseffekien
fiihren, die quantifiziert werden miissen, auch im
Zusammenspiel mit Inhomogenititen und starken
Kontrasten in der Bodenreflektion.

«  Die Effekte von mehrschichtigen Wolkensituationen
sind wegen gegenseitigen Beschattungseffekien und
Einfliissen von herabfallenden Eiskristallen in tiefere
Wolkenschichten sehr kompliziert und bedirfen wei-
terer Prozessstudien sowohl bei den Beobachtungen
als auch bei den numerischen Modellrechnungen.

*  Der Lebenszyklus und die Wirkungen von Zirren
sind im arktischen Klima nur wenig studiert.

+  Rub spielt eine besondere Rolle im arktischen Kli-
masystem, sowohl als atmosphiirische Aerosolparti-
kel involviert in Wolkenpartikeln als auch sedimen-
tiert auf schnee- und eisbedeckiem Uniergrund.

* Insgesami sind Prozesse der turbulenten Durchmi-
schung und deren Einfluss auf das Vertikalprofil
(nicht beschriinkt auf die Bodenniihe) von grober
Wichtigkeit fiir die Erklirung der Anderungen des
arktischen Klimasystems. insbesondere in ihrer Ver-
bindung mit Wolken.

« Die lokalen Prozesse in der Arktis miissen mit der
groBskaligen meteorologischen Entwicklung in Ver-
bindung gebracht werden. Ohne diese gekoppelte
Betrachtungsweise sind die komplexen positiven
Riickwirkungen in der Arktis nicht verstiindlich.

¢ Die Transformation von Luftmassen auf ihrem Weg
iiber die Eis- beziehungsweise Schneeoberflichen
der Arktis in Richtung zum offenen Arktischen
Ozean und umgekehrt im Rahmen auftretender
Kaltlufteinbriiche wvon Norden bezichungsweise
Warmlufteinschiibbe von Siden muss realititsnah
modelliert werden, was dezidierte Messkampagnen
erfordert.

Die obige Liste erhebt keinen Anspruch aufl Vollstéindig-
keit. Sie illustriert die Vielfiiltigkeit der offenen Probleme,
welche in der derzeitigen Arktisforschung bearbeitet wer-
den.
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B. BRUMMER

Arktische Zyklonen: Haufigkeit und Wirkung auf das

Meereis
Arctic cyclones: frequency and impact on sea ice

Zusammenfassung

Zyklonen iiben einen bedeutenden Einfluss auf das Meereis aus. Das rotationsbehafiete Starkwindfeld
verursacht Spannungen im Eis und ein Aufbrechen der Eisdecke. Im ersten Teil des Beitrags werden
statistische Befunde zu Hiufigkeit. rdumlicher Verteilung. Jahresgang und Eigenschaften von Zyklonen
dargestellt. Der zweite Teil prisentiert an Hand von Beobachtungen und Modellsimulationen Beispiele
fiir dic Wirkung von Zyvklonen. Beim Durchzug ciner Zyklone nimmt dic Eiskonzentration ist umso
mehr ab, je stirker eine Zyklone ist. je langsamer sie zieht und je diinner die Eisdecke ist. Uber dem Ark-
tischen Ozean sind Zyklonen im Vergleich der Jahreszeiten im Sommer am hiufigsten. Das Auftreten
starker Zvklonen wird mitverantwortlich gemacht fiir dic geringe Eisbedeckung der Sommer 2007 und
2012.

Summary

Cyclones have a strong impact on the sea ice. The rotational storm field deforms and finally breaks up the
ice deck. Statistical results on frequency. spatial distribution, annual cycle and properties of cvclones are
presented in the first part of the paper. The second part demonstrates examples of cyclone impacts based
on observations and model simulations. The passage of a cyclone reduces the ice concentration the more,
the stronger a cyclone is. the slower it moves and the thinner the ice is. In the central Arctic, cyclones are
most frequent in summer compared to other seasons. The appearance of strong cyclones may also be a
reason for the summer ice minima in 2007 and 2012,

1 Einleitung

Zvklonen sind ein wichtiger Baustein im arktischen Kli-
masystem. Sie leisten nicht nur den Haupiteil des meri-
dionalen Wirme- und Feuchtetransportes in die Arktis
(BRUMMER 2018) sondern haben auch einen bedeuten-
den Einfluss auf das arktische Meereis. Das mit einer Zy-
klone verbundene inhomogene. rotationsbehaftete und
meist starke Windfeld mit der daraus resultierenden Schub-
spannung verursacht Divergenzen und Scherungen in der
Eisdrift und damit ein Aufbrechen der Eisdecke. Beobach-
tungen von geostrophischem Wind. aktuellem Wind und
Eisdrifi zeigen unter stationiiren Bedingungen im Mitiel
folgende Relationen. Wihrend der Wind etwa 20 bis 30°
links vom geostrophischen Wind weist. driftet das Eis in
eine Richtung etwa 5 bis 10° rechts vom geostrophischen

Wind mit etwa 2 bis 5 % der Windgeschwindigkeil (zum
Beispiel THORNDIKE und COLONY 1982, HALLER
et al. 2014). Somit ist in einer Zyklone die Luftstrémung
konvergent. die Eisdrift aber divergent. Dies hat wichtige
Folgen fiir dic Eiskonzentration (Verhiilinis eisbedeckte
Fliche/Gesamifliache). Die Folgen sind abhingig von den
Zykloneneigenschaften selbst sowie von den jeweils vor-
handenen Eisbedingungen (Konzentration, Dicke). In die-
sem Beitrag werden wichtige Einfliisse von Zyklonen auf
das arktische Meereis referiert. Zuniichst werden Unter-
suchungen zur Haufigkeit arktischer Zyklonen prisentiert
(Abschnitt 2). danach werden Beispiele von beobachteten
(Abschnitt 3) und modellierten (Abschnitt 4) Zyklonenwir-
kungen dargestellt. Im Schlussabschnitt werden Trends
der Zyklonenhiiufigkeit in der Arktis und damit verbunde-
ne Trends der arktischen Meereisdecke diskutiert.
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Winter (DJF)

Sommer (JJA)

j . 250 km x 250 km

e W\ Gitterzelle zur
Zyklonenzahlung
Abb. 4-1: Anzahl von Zyklonendetektionen in 250 km x 250 km groBen Flichen im Gebiet nérdlich von 60 °N in den Wintermonaten De-

zember bis Februar (links) und Sommermenaten Juni bis August (rechts) aufsummiert aus den 6-stiindlichen NCEP-Reanaly sen im Zeitraum
1958 bis 2005, Wegen moglicher unechter Zyklonendetektionen itber Grémland aufgrund der Luftdruckreduktion vom Oberflichenniveau

aul Meeresniveau wurde dieser Bereich ausgelassen. Isolinienabstand: 304250 km). Aus SERREZE und BARRETT (2008).

2 Hiufigkeit arktischer Zyklonen

Grundlagen fiir dic Bestimmung der Hiufigkeit arkti-
scher Zyklonen sind auf Beobachtungen basierende. mo-
dellgestiitzte Analysen oder Reanalysen des Druckfeldes
im Meeresniveau. Die bekanntesten Reanalysen stammen
vom NCEP (National Center of Environmental Prediction)
oder EZMW (Europiisches Zentrum fiir Mittelfrist-Wet-
tervorhersage). Aufgrund verbesserter Modelle werden
Analysen und Reanalysen immer wieder neu durchge-
fithrt. Reanalysen haben gegeniiber Analysen den Vorteil,
dass sie iiber einen Lingeren Zeitraum durchgehend mit
derselben Modellversion durchgefiihrt werden und daher
firr Klimauntersuchungen besonders geeignet sind (zum
Beispiel CHUNG et al. 2013).

Zur Auffindung von Zy-

bahn™ alle aufeinanderfolgenden Detektionen derselben
Zyklone. Aufgrund der verschiedenen Untersuchungs-
verfahren (Nutzung verschiedener Reanalysedaten und
Anwendung verschiedener Detektionsmethoden) ergeben
sich unterschiedliche absolute Hiaufigkeiten von Detek-
tionen und Zugbahnen (zum Beispicl AKPEROV et al.
2018). Trotz dieser Unterschiede zeigen aber alle Verfah-
ren im Wesentlichen gleiche Ergebnisse bzgl. der jahres-
zeitlichen und raumlichen Verteilung in der Arktis. Diese
werden im Folgenden dargestellt.

Abbildung 4-1 zeigt die rdumliche Verteilung der Hiu-
figkeit von Detektionen im Sommer und Winter nach
Untersuchungen von SERREZE und BARRETT (2008)
basierend auf den 6-stiindlichen NCEP-Reanalysen im
Zeitraum 1958 bis 2005, Im Winter ist die Detektionshiiu-

klonen im Druckfeld und 0
zu ihrer zeitlichen Verfol-
gung werden verschiedene

Euro Russ WSib 0Sib Kana er

#

Meithoden verwendet. Sie
reichen von manuellen, halb-
manuellen (zum  Beispiel
AFFELD 2003) bis zu voll-

automatisierten  Verfahren
(zum Beispiel MURRAY
und SIMMONDS 1991). Wir E
bezeichnen im  Folgenden 1 2 3 4 5
mit .. Detektion™ das aufl ei-
ner Weltterkarte gefundene
Druckminimum  (Zyklone

Detektionen pro Monat

7 8 9 10 11 12
Monate

Abb. 4-2: Mittlerer Jahresgang der Zyklonendetektionen pro Monat in sieben gleichgrofien Regionen
ndrdlich von 75 “N basierend auf’ den 6-stindlichen Reanalvsen ERA-40 im Zeitraum 1958 bis 2001

SNE SHENE RS WD

X

oder Tief) und mit .Zug- und ERA-Interim im Zeitraum 2002 bis 2009. Aus HALLER (2010).
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Winter

Die Verteilung des mittleren

Sommer

Kerndrucks p, und der mitt-
leren Iniensitéit "/* p (propor-
tional zur geostrophischen
Vorticity) =zeigt Abbildung
4-3, Im Winter sind die tiefs-
ten und intensivsien Zyklo-
nen {iber dem offenen Wasser
des Nordatlantiks und Nord-
pazifiks zu finden. Im Som-
mer sind die Zyklonen im
Mittel weniger tief und inten-
- siv, aber die dann stirksten

1010

§
Kerndruck in hPa

Zyklonen befinden sich iber

dem Arktischen Ozean. wo-
bei besonders der sibirische
Kiistenbereich auffallt,

Nach AFFELD (2003) sind
im Gebiet nérdlich von 60°N
im Mittel pro Termin sechs
Detektionen zu finden. Die
Lebensdauer arktischer Zy-
klonen reicht von 6 Stunden
(nur eine Detektion) bis zum
= Extremfall von 20 Tagen.

Intensitét in hPa/ (°Lat.)2

Abb. 4-3: Mittlerer Kerndruck p, und mittlere Intensitéit 72 p der Zyklonen nérdlich von 50°N im Win-
ter (DJF) und Sommer (JJA) im Zeitraum 1958 bis 2009. Aus HALLER (2010).

figkeit maximal {iber dem Nordatlantik, wiihrend iiber dem
zentralen Arktischen Ozean nur wenige Zyklonen detek-
tiert werden. Ganz anders sind die Bedingungen im Som-
mer. Uber der zentralen Arktis befindet sich ein Maximum
der Zyklonenhiufigkeit.

Diesen Befund zeigen auch die Untersuchungen von HAL-
LER (2010) in Abbildung 4-2 fiir sicben verschiedene Re-
gionen der Arktis ndrdlich von 75°N. In den beiden zum
Nordatlantik ausgerichteten Regionen Euro und Russ
ist die Detektionshiiufigkeit im Winter maximal und im
Sommer minimal, wihrend die zum Pazifik ausgerich-
teten Regionen OSib und Kana einen entgegengesetzien
Jahresgang aufweisen. Das Gebiet um den Nordpol liegt
im Winter (November bis April) beziiglich der Detekti-
onshiufigkeit zwischen diesen beiden kontriiren Gebieten,
verzeichnet aber von Juli bis September die grofite Zvk-
lonenhiufigkeit iiber dem Arktischen Ozean. Zyklonen
sind also im Sommer ein hiufiges Phinomen in der Arktis.
Die bevorzugten Gebiete fiir Zyklogenese und Zyklonen-
vertiefung stimmen nach BRUMMER et al. (2000) und
AFFELD (2003) im Wesentlichen mit den Gebieten ma-
ximaler Zyvklonendetektionen in Abbildung 4-1 {iberein.
Interessanterweise gibt es im Sommer einen Giirtel ma-
ximaler Zyklogenese in einem Kiistenstreifen entlang des
Arktischen Ozeans von Nordskandinavien iiber Nordsibi-
rien bis zur Beringstrafie. Dieses hingt mit der im Som-
mer grofien Baroklinitiit zwischen dem Arktischen Ozean
und den Landmassen zusammen.

wobei die Hiufigkeit mit
zunchmender  Lebensdau-
er nahezu exponentiell ab-
nimmt (AFFELD 2003). Die
mittlere Lebensdauer betrigt etwa 1.5 Tage. Die zeitliche
Entwicklung des Kerndrucks der Zyklonen zeigl eine sys-
tematischen Staffelung mit zunchmender Lebensdauer
(Abbildung 4-4). Langlebige Zyklonen starten mit einem
niedrigeren Anfangskerndruck als kurzlebige Zyklonen.
Letziere vertielen sich wenig oder gar nicht. Alle langlebi-
gen Zyklonen mit einer Lebensdauer von > 2 Tagen zeigen
im Mittel einen dhnlichen Lebenszyklus: Sie vertiefen sich
im ersten Drittel ihrer Lebensdauer weiter und fiillen sich
dann iiber einen doppelt so langen Zeitraum auf. Trotz der

1004 L 1 L L 1 L 1 1 1 1 1 1 L 1 1 Il 1 1 L 1 L L
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’ 1563 ;217
1002 of 1037 344 / 154
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Lebensdauer (Tage)

Abb. 4-4: Mittlerer zeitlicher Verlauf des Kerndrucks von Zyklonen mit
unterschiedlicher Lebensdauer. Uber den Graphen ist die Anzahl der
Zyklonen angegeben, liber die gemittelt wurde. Aus AFFELD (2003).
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Messbojen, mit denen stiindlich un-
ter anderem die Positionen gemessen
wurden und daraus die Wirkung auf
die Eisdrift bestimmt werden konnte.
Die Trajektorien der Bojendrift in Ab-
bildung 4-6 zeigen, dass die allgemein
nach Siidwesten gerichtete FEisdrift
durch die Framstraie mit der Zyklone
vermindert und reitweise sogar nach
Norden umgelenkt wird, was besonders
gut an den im Norden der Framsirabe
liegenden Bojen 5, 7. 10 und 12 zu er-
kennen ist. Mit dem Zyklonendurchzug
ist noch eine zweite Wirkung auf das

Abb. 4-5: Zugbahn der schnell ziehenden und sich vertiefenden Zyklone in der Framstrafe
am 23./24. Marz 2007, Die Punkte markieren die Positionen der 13 Eisbojen. Die Skizze
unten rechts zeigt schematisch die Zyklonenzugbahn und die durch das sich veriindernde
Windfeld ausgeléste unterschiedliche Rotation des Eises im und entgegen dem Uhrzeiger-
sinn aufl der rechten bzw. linken Seite der Zugbahn. Nach LAMMERT et al. (2009).

Unterschiede bei Anfangskerndruck und anschliebender
Weiterentwicklung lésen sich interessanterweise alle Zyk-
lonen im Mittel beim etwa gleichen Druckniveau auf.

3 Beobachtete Wirkungen von Zyklonen auf das Meereis

Die Wirkungen von Zyklonen auf das Meereis sind so-
wohl dvnamischer als auch thermody namischer Art. Da-
bei sind die dynamischen Wirkungen auf das Eis wohl
die spektakulidrsten. Die Eisdrift reagiert mit einer Zeit-
verzdgerung von | bis 2 Stunden relativ rasch auf Win-
dinderungen. Thermodynamische Wirkungen. die zu
merklicher Eisbildung oder -schmelze fithren, haben eine
deutlich lingere Zeitskala in der Grébenordnung von Tag
bis Tage. Wir beschriinken uns in diesem Abschnitt auf
Beispiele dynamischer Wirkungen.

Am 23./24. Marz 2007 zog eine sich vertiefende Zyklone
sehr schnell (mit etwa 830 km/Tag) von Siid nach Nord
iiber das Meereis in der Framstrabe zwischen Spitzbergen
und Gronland (Abbildung 4-5). Die Zugbahn der Zyklone
verlief iiber ein Array von auf dem Meereis ausgelegten

Eis zu erkennen, néimlich die Auslésung
von Trigheitsschwingungen. Eine Trig-
heitsschwingung ist eine im Uhrzeiger-
sinn verlaufende Kreisbewegung mit
einer in dieser Breite etwa 12 Stunden
dauernden Periode. Diese Schwingun-
gen sind besonders deutlich an den wei-
ter im Siiden der FramstraBe liegenden
Bojen 4. 6 und 9 zu erkennen. wo die
mittlere Hintergrundeisdrift grofier ist
als im Norden der Framstrafe und die
Bojentrajektorien daher zu Zykloiden-
schleifen auseinandergezogen sind. Die
ausgeldste Trigheitsschwingung ist in
diesem Zyklonenfall besonders grob.
weil eine resonante Anregung vorliegt,
das heibt dass mit dem durchziehenden
Tief sich die Windrichtung so dndert
wie die Driftrichtung in der Zeitfolge
der Triagheitsschwingung. Diese Bedin-
gungen herrschen nur auf der rechien

Abb. 4-6: Trajektorien der Eisbojen im Mirz 2007. Die Zvklone
zog am 23./24. Mirz 2007 durch die Framstralle und loste Trag-
heitsschwingungen aus, die an den Zykloidenschleifen zu erken-
nen sind. Fiir das rot markierte Bojendreieck 4-5-7 und die beiden
blau und schwarz markierten Kéasten sind in Abb.4-7 Zeitreihen
der Divergenz bzw. der Fiskonzentration dargestellt. Nach LAM-
MERT et al. (2000).



promet, Heft 101

B. Brimmer: Arktische Zyklonen: 37

Haufigkeit und Wirkung auf das Meereis

1020 §' ; Zyklone j

E o N, —~ NS e A

1000 =" T~ Ko 4

E N vy A |

980 - Luftdruck (hPa) :

T (Hape d) 1/ E

055  Eisdrift (m/s) s 1
E Boe &) AN

0 B ™ ALY il

05
5L Eisdriftdivergenz (104 s1) n I _‘;
E LA (M|

[Baendreieck 4-5.7)

0
5| | U ;
100 ¢ —— - —]
!:_._.—._ = t.f_':l:-. .~ o‘-./:'.\_.__:f:l_-_l.-_\_ . /,. T3
E ol e ]
a0 fﬁ— Eiskonzentration (%) !. .
E
15 20 25 30
Marz 2007

Abb. 4-7: Zeitreihen des Luftdrucks und der zonalen (u) und me-
ridionalen (v) Eisdriftkomponenten gemessen an der Boje 4 sowie
der Divergenz der Eisdrift im Bojendreieck 4-5-7 und der Eiskon-
zentration i zwel (blau, schwarz) Flichen. Zur Lage der Bojen
und Flichen siche Abb. 4-6. Nach LAMMERT et al. (2009),

Seite der Zyklonenzugbahn vor (siche Skizze in Abbildung
4-5). Die von der Zyklone ausgeloste Triigheitsschwingung
dauerte 3 bis 4 Tage an und sorgte fiir periodische Ande-
rungen der Eisdrifidivergenz (Abbildung 4-7). Der integ-
rale Effekt der Zyklonenpassage und anschlieffenden Trig-
heitsschwingung ist eine Divergenz des Eisdriftfeldes und
eine Abnahme der Eiskonzeniration bis zu 10 %.

Eine dhnlich integrale Anderung der Divergenz bei Zy-
klonenpassagen ermitteln HALLER et al. (2014) aus Bo-
jendriftmessungen in der zen-

tralen Arktis zwischen 85 und

90 °N. Abbildung 4-8 zeigt den w1002+
gemittelien zeitlichen Ablauf £ ]
der Vorticity und Divergenz o
der Eisdrift im Zeitraum von

Vorticity (107 s1)

Divergenz (107 s1)

-9 6 -3 0 3 6
Zeit (h) relativ zum Vorticitymaximum

w

Abb. 4-8: Gemittelter zeitlicher Verlauf der Vorticity und Diver-
genz der Eisdrift in 10 Bojendreiecken beim Durch- und Vorbei-
zug arktischer Zyklonen withrend des DAMOCLES Experimentes
2007 in der zentralen Arkus. In der Tabelle sind die 10 Bojendrei-
ecke und die Anzahl der in die Mittelung eingehenden Zyklonen
angegeben, Die Kreuze stellen das Gesamtmittel iiber alle Drei-
ecke und Zyklonen dar. Nach HALLER et al. (2014).

-9 Stunden vor bis +9Y Stunden
nach der Zyklonenpassage fiir
zehn verschieden grofie Drei-
ecke in einem Bojenarray. Ge-

mittelt wurde je nach Lage des
Dreiecks iiber 18 bis 39 Zyklo-
nenpassagen. Danach beginnt
die Wirkung auf das Meereis mit

einer Abnahme der Divergenz
oder sogar Konvergenz vor der
Zyklonenpassage (Zeitpunkt der
maximalen Vorticity). wihrend
die maximale Divergenz meh-

rere Stunden nach der Passage
eintritt.

i
'
'
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Abb. 4-9: Luftdruck p, Lufttemperatur T, Oberflachentemperatur (grau), Windgeschwindigkeit FF
und Windrichtung DI gemessen mit dem Forschungsflugzeug Falcon in 30 m Hohe beim Durch-

Besonders grobe differentielle
Windantricbe auf das Meereis
treten auf kleiner Raumskala in

queren einer Front am 7. Mirz 2002 iber dem Meereis nordwestlich von Spitzbergen. Die rechte
Skizze zeigt die Positionen der maximalen Konvergenz und Vorticity innerhalb der eingerahmten
Frontzene an. Nach BRUMMER et al. (2003),
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Abb. 4-10: Wind- und Divergenzfeld der idealisierten Zyklone (oben links) und die Lage
ithrer 12.5 Tage dauernden Zugbahn von der Framstralie bis zur Beringstralie (oben rechts)
sowie die Anderung der Eiskonzentration (Mitte) und Anderung der Fisdicke (unten) ent-
lang der Zyklonenzugbahn. Aus KRIEGSMANN (2011).

der FramstraBe zeigt Abbildung 4-9. In-
nerhalb der nur 18 km breiten Frontzone
dndert sich die Lufttemperatur um 20 K,
dreht der Wind um 90°, wabei er im Zen-
trum der Frontzone minimal ist und an
den davon nur 9 km entfernten Riindern
Geschwindigkeiten bis 15 m/s hat. Die
Konsequenzen fiir das Konvergenz- und
Vorticity feld sind im rechten Teil der Ab-
bildung 4-9 skizziert, konnien aber im
diesem Fall nicht durch Bojenmessungen
belegt werden. Auch aus Satellitenmes-
sungen der Eisdrifi ist es nicht moglich,
die kleinen Zeit- und Raumskalen solcher
mesoskaliger Frontphinomene aufzuls-
sen.

4 Modellgestiitzte Untersuchungen zu
Wirkungen von Zyklonen auf das
Meereis

In Erginzung zu Beobachtungen kon-
nen Modellexperimente die Wirkung
von Zyklonen auf das Meereis auf syste-
matische Weise untersuchen. In diesem
Abschnitt werden dazu einige Beispiele
angefiihrt.

KRIEGSMANN (2011) untersucht mit
einem gekoppelien Eis-Ozean-Modell
die Wirkung einer vorgegebenen ideali-

Fronten auf. Ein Beispiel aus Flugzeugmessungen in 30 m sierten Zvklone (Abbildung 4-10). Der rotationssy mmet-
Hohe beim Durchqueren einer Front iiber dem Meereis in rische Wind ist im Zentrum Null, nimmt nach auben zu

Anderung der Eiskonzentration in 24 h in %

=2 =1 =0.5-0.2-0.1 0.1 0.2 0.5

Normierter Radius

Abb. 4-11: Mittlere Anderung der Eiskonzentration innerhalb von 24 Stunden nach der Zyklonenpassage im Winter (DJF), Frithling (MAM),
Sommer (JJA) und Herbst (SON ) aus Modellrechnungen (obere Reihe) und tiglichen Satellitenmessungen (untere Rethe). Die Anzahl N der
Zyklonenpassagen im Zeitranm 2006-2008, iiber die gemittelt wurde, ist in jeden Kistchen unten rechts angegeben. Zur Mittelung wurde der

Zyklonenradius mit 1 normiert. Aus KRIEGSMANN und BRUMMER (2014),
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Tab. 4-1: Modellierte Abnahme der Meereiskonzentration beim Durchzug einer Zyklone in Abhéingigkeit von der Druckdifferenz zwischen
der Umgebung und dem Zyklonenkern (oben), von der Zuggeschwindigkeit der Zyklone (Mitte) sowie von der imtialen Eiskonzentration und

der initialen Eisdicke (unten). Aus KRIEGEMANN (2011).

[
4 hPa 0.1 % 1.8 %
6 hPa 0.4 % 3.3 %
8 hPa 0.8 % 4.2 %
10 hPa 1.1 % 4.4 %
Zuggeschwindigkeit der Zyklone Durchschnittliche Abnahme der Eiskonzentration Maximale Abnahme der Eiskonzentration
340 kin/Tag 1,1 % 4.4 %
480 km/Tag 0.7 % 3.7%
960 km/Tag 04 % 34 %
Zugpeschwindigheit der Zyklone [Initiale Eisko Initiale Eiskonzentration Initiale Eiskonzentration Initiale Eiskonzentration
98 % 99.5 % 100 %o
Initiale - 3,2% 3.9% 4.0 %
Eisdicke 0.5m
Initiale 1.4 % 33% 3.8 % 4.0 %
Fisdicke Im
Imitiale 1.6 %o 3,3% 3.7% 38%
Eisdicke 2m

und verschwindet zum Rand hin. Die vorgeschriebene
Zugbahn fihrt quer iiber den Arktischen Ozean von der
Framstrafe bis zur Beringstrafie innerhalb von 12,5 Tagen.
Die vorgegebenen Anfangseisbedingungen entsprechen
denen des 1. Jannar 2006. Zu jedem Simulationslauf mit
der vorgegebenen Zyklone gehért ein Referenzlauf ohne
Zyklone. Die durch die Zyklone verursachte Anderung er-
gibt sich durch die Differenz. Die Folgen der Zyklone sind
eine Schneise verringerier Eiskonzentration und geringe-
rer Eisdicke im zentralen Bereich der Zugbahn sowie eine
hohere Eisdicke im Randbereich. Die Zyklonenwirkung
gleicht der eines Eisbrechers. Die quantitativen Anderun-
gen der Meereiskonzentration hiingen von den Zyklonen-
eigenschaften (Druckgradient, Zuggeschwindigkeit) und

1 T T T T T T

Anderung der Eiskonzentration (%)

METETER M CTETE TR Il ML T PRl EN TR AR T I

L B N L R R R R

-2 DJF {1380)
Mam (10687)
JJA (3T4)
3 SON L Bo L 1 1 L L
-2 -1 0 1 2 3 4 5

Zeit (Tage) relativ zur Zyklonenpassage

Abb, 4-12: Mittlere Anderung der Eiskonzentration im Gebiet der
zum Zeitpunkt t = 0 detektierten Zyklone im Zeitfenster von -2
Tagen vor bis +3 Tagen nach der Zyvklonenpassage getrennt nach
Jahreszeit. Die Ergebnisse basieren auf Rechnungen mit einem
gekoppelten Eis-Ozean-Modell mit realem atmosphérischem An-
tricb aus ER A-Interim-Reanalysen fiir den zentralen Arktischen
Ozean im Zeitrawin 2006-2008. In Klammern die Anzahl der Zy-
klonenpassagen, tiber die gemittelt wurde. Aus KRIEGSMANN
und BRUMMER (2014).

den Anfangseisbedingungen (Konzeniration, Dicke) ab
(Tabelle 4-1). Die systematischen Modellexperimente zei-
gen, dass die Eiskonzentrationsabnahme umso gréfer ist.
je stérker die Zyklone ist, gemessen an der Druckdifferenz
zwischen Kern und Umgebung, Die Eiskonzentrations-
abnahme ist auch umso gréfer. je langsamer die Zyvklone
zieht und je linger damit ihre Einwirkdauer ist. Bei glei-

0.1

Eistransportabweichung (Sv)

- 138 Zyklonen -

-6 -3 o] 3 6
Tage

Abb. 4-13: Drei Klassen von Siidwest nach Nordost gerichteten
Zyklonenzugbahnen durch die FramstraBe (ke Seite) und die
dazu gehérige mittlere Abweichung des Fistransportes (rechte
Seite) bei 80 N (rote Linie) im Zeitfenster von -6 Tagen vor his
+6 Tagen nach dem Zeitpunkt, zu dem sich die jeweilige Zyklone
m der Mitte des Zugbahnabschnittes im markierten Framstrallen-
rahmen befindet. Die Eistransportabweichung bezieht sich auf den
20-tigigen Mittelwert um die jeweilige Zyklonenpassage. Positive
(negative) Werle bedeuten emne nach Siiden (Norden) gerichtete
Abweichung. Die gestrichelte Linie gibt die Streuung gemittelt
tiber alle Zyklonen und alle Termine im 12-Tage-Zeitfenster an.
Nach AFFELD (2003).
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Tab. 4-2: Eistransport (in 10 Sv, wobei 1 Sv (Sverdrup)= 10° m%/s) durch die Framstra3e abhéingig von der Zyklonenposition. In Klam-
mern Anzahl der Detektionen. Aus AFFELD (2003).

= = ] - A0 TR =
82,4°N -388 (28) 2201 (14) 305 (44) 435 (50) 692 (65) 937 (96)
81,3°N 230 (24) -58 (25) 214 (60) 611 (78) 701 (7] 1021 (110)
80,2°N 424 (14) -233 (34) 224 (102) 751 1200] 1021 145 1171 (105)
79,1°N -166 (27) 95 (78) 495 (90) 752 (158)] 1155275 1589 (151)
77.9°N 274 (78) 227 (110) 723 (108) 1125129 1475 G2n)| 1773 (186)
76,8°N -124 (56) 436 (118) 863 (161)| 1394 (112)| 1466 (232)] 1602 (181)
75,7°N 97 (50) 267109 1038 (14| 1254 19| 1611 220)[ 1501 (154)
74,6°N 84 (55) 604 (114)| 1044 (155) 1359 95)| 1454 218)| 1505 (166)

cher Eisdicke ist die Eiskonzentrationsabnahme grofer,
wenn die anfiingliche Eiskonzentration hoher ist. Die Be-
deutung der Eisdicke [iir die Eiskonzenirationsabnahme
ist nicht einheitlich. Bei anfanglich hoher Eiskonzentrati-
on nimmt die Eiskonzentration bei dickem Eis weniger ab
als bei diinnem Eis, bei geringerer Eiskonzentration ist es
umgekehrt.

Mit demselben Eis-Ozean-Modell, aber realem dynami-
schen und thermodynamischen Antrieb aus der operatio-
nellen EZMW-Analyse untersuchen KRIEGSMANN und
BRUMMER (2014) unter anderem die jahreszeitlichen
Unterschiede der Wirkung von Zyklonen iiber dem Arkii-
schen Ozean im Zeitraum 2006-2008. Um kiistenbedingte
Einfliisse auf das Meereis auszuschliefen, beriicksichtigen
sie nur Zyklonen in einem Abstand von mehr als 300 km
von Kisten oder Inseln. Insgesamt gehen 3496 Detektio-
nen, die zu 692 Zugbahnen gehdren. in die Untersuchun-
gen ein. Betrachiet wird fiir jede Detektion eine Fliche mit
dem doppelten Zyklonenradius um das Zentrum. Fiir die
fesigehaliene Fliche wird die Eiskon-
zentration vor und nach dem Durchzug
der Zyklone bestimmit. Abbildung 4-11
zeigt die Anderung der Eiskonzenira-
tion 24 Stunden nach der Detektion
sowohl aus den Modellrechnungen als
auch zum Vergleich aus Satellitenmes-
sungen. Zu allen Jahreszeilen nimmi
im Zentrum die Eiskonzentration ab.
Die Abnahme ist am stirksten und
ausgedehntesten im Sommer, dagegen
im Herbst und Winter am geringsten.
Besonders im Herbst wird die zyklo-
nenbedingte Eiskonzentrationsabnah-
me durch das generelle Eiswachstum
iiberlagert.

400

Detektionen / Monat

200

dingte Eiskonzentrationsabnahme bleibt im Winter im
Mittel unter 1 % und ist nach 5 Tagen schon fast wieder
durch Neueisbildung kompensiert. Im Sommer erreicht die
Eiskonzentrationsabnahme mehr als 2 % und verharrt auf
diesem Niveau. weil keine Gefrierprozesse wirken kén-
nen, Das arktische Meereis ist also besonders im Sommer
durch Zyklonen .verletzbar”. Dieser Aspekt wird im Ab-
schnitt 5 noch einmal aufgegriffen.

Die beiden dominierenden Driftsysieme des Arkiischen
Oreans, der antizyklonal drehende Beaufortwirbel und die
zvklonal ausgerichtete Transpolardrift. sorgen dafir. dass
im langjihrigen Jahresmittel etwa 2900 km?/Jahr Eis durch
die Framstrafbe siidwirts driften. Das entspricht etwa dem
120-fachen Wassertransport des Flusses Elbe. Der Eisex-
port durch die Framstrabe unterliegt grofien Schwankun-
genvon Jahr zu Jahrund wird auch von Zyklonen stark mo-
difiziert. AFFELD (2003) hat die mit einem gekoppelten
Eis-Ozean-Modell unter realem atmosphiirischen Antrieb
aus EZMW-Analysen im Zeitraum 1979-2000 berechnete

Die Anderung der Eiskonzentration
iber einen lingeren Zeitraum von -2
Tagen vor bis + 5 Tagen nach der De-

Zyklonen / Jahr
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tektion, wiederum gemittelt iiber das
doppelte Radiusgebiet, zeigl ebenfalls
klare jahreszeitliche Unterschiede

(Abbildung 4-12). Die zyklonenbe-  JAAGUS (2011),

1960
Abb. 4-14; Zeitreihen der Zyklonenhaufigkent in der Arktis analysiert von verschiedenen
Autoren: Oben: aus AFFELD (2003), Mitte: aus HALLER (2011), unten: aus SEPP und
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GroBenordnung von 2bis6 % pro
s Dekade (Abbildung 4-14). Dabei ist
unklar. ob eventuell verbesserte Be-
obachtungsdaten dazu beigetragen
haben. Die obige Formulierung ..iiber-
wiegend” wurde gewihll. weil es in
der Literatur unterschiedliche. oft
auch schwer miteinander vergleichba-
re Ergebnisse zu Trenduntersuchun-
gen gibt (zum Beispiel AKPEROV et
al. 2018). Sie unterscheiden sich be-
ziiglich der zugrunde gelegten Daten
(Analysen, Reanalysen oder regionale
Klimamodelle). der Linge des Unter-
suchungszeitraums, der Methode der
Zyklonendetektion (zum Beispiel im
Bodendruck- oder Vorticityfeld). der
Zyklonenzihlweise (alle oder nur star-
ke Zyklonen), der betrachteten Region
(zum Beispiel siidliche Begrenzung
der Arktis) oder der Jahreszeitraums
(gesamtes Jahr oder einzelne Jahres-
Zeiten).

Welche Folgen eine hohere Zyklonen-
aktivitit fiir das arktische Meereis hat,

Abb. 4-15: Bodendruckfelder (Tsobarenabstand 1 hPa) der starken Sommerzyklone 1.2 vom ist _mChl e‘“deu“g geklart. Man muss
12.-14. August 2007. Das Starkwindfeld tberdeckt die gesamte ostliche Halfte des Arkti-  ZWischen dynamischen und thermo-
schen Ozeans, Die Punkte markieren die Positionen von & Eisbojen, deren Drifigeschwindig-  dvnamischen Effekten von Zyklonen
keitszeitreihen in Abb. 4-16 dargestellt sind. Aus HALLER etal. (2014). sowie zwischen Sommer und Winter

Eisdrift durch die Framstralie, gemessen bei 80°N, nach
verschiedenen Zyklonenzugbahnen sortiert (Abbildung
4-13). Zyklonen, die weit im Siidosten durch das markierte
Framstrabengebiet ziehen, erhohen den Eisexport. digje-
nigen, die im Nordwesten durchzichen, sorgen sogar fiir
einen Eistransport nach Norden (ihnlich wie im Beobach-
tungsbeispiel der Bojentrajektorien in Abbildung 4-6 ge-
zeigl). In Tabelle 4-2 ist der Eistransport iiber 80°N hinweg,
unterschieden nach der Detektionsposition der Zyklone in-
nerhalb des Framstrabengebietes. aufgelisiet. Danach gibt
es eine systematische Abhiingigkeit des Eistransportes mit
der Detektionsposition entlang der Nordwest-Siidost-Rich-
tung. Das Gesamtmittel des Eisexportes im Modell be-
triigt 0.092 Sv (1 Sverdrup (Sv) = 10° m*/s). entsprechend
2900 km*/Jahr. Die Bandbreite des Zvklonencinflusses auf
den Eistransport reicht von 0.1773 Sv (+93 %) fiir Zyklo-
nen im Siidosten bis zu -0.0388 Sv (-146 %) fiir Zyklonen
im Nordwesten. Zvklonen. die im Siidosten entlang zichen.
sind allerdings deutlich hiufiger als jene im Nordwesten.
Gewichtet mit der jeweiligen Hiufigkeitsposition von Zy-
klonen in der FramsiraBe betriigt der integrale Transport
0,0993 Sv (+ 7.9 %).

5 Trends der Zyklonenhiiufigkeit

Langzeituntersuchungen der Zyklonenhiufigkeit in der
Arktis zeigen tiberwiegend einen positiven Trend in der

16

u'f I\I

e
(o]

Eisdrift (m/s)
° &

August 2007

Abb. 4-16; Driftgeschwindigkeit von 8 Eisbojen (versetzte Skala: ho-
rizontale Geraden markieren die jeweilige () m/s-Linie) in der zentra-
len Arktis (siche Abbildung 4-15) im August 2007, Die Eisdrift erhdht
sich schlagartig mit der Sommerzyklone vom 12 .-14. August. Einige
Bojen zeigen anschlicBend periodische Gezeitenschwingungen. Das
héhere Niveau der Driftgeschwindigkeit bleibt tiber Wochen bestehen.
Aus HALLER et al. (2014).



42 B. Brilmmer: Arktische Zyklonen:

promet, Heft 101

Haufigkeit und Wirkung auf das Meereis

unterscheiden. Dynamisch bedingie Offmungen im Meer-
cis sind im Winter die Orte mit den gréBten Wirmefliissen
vom Ozean in die Atmosphire. Die Offnungen iiberfrie-
ren wieder und bei der Eisbildung wird Salz ausgeschie-
den und an den Ozean abgegeben. Im Sommer findet kein
Uberfrieren der Offnungen statt, so dass die kurzwellige
Strahlung in der oberen Ozeanschicht absorbiert wird und
die Eisschimelze fordert (PEROVICH et al. 2008). Anderer-
seits sind Zyklonen aber auch mit einer héheren Wolken-
bedeckung verbunden. Die Wolken verringern im Winter
die negative Strahlungsbilanz an der Oberfliche wegen der
hoheren langwelligen Einstrahlung. Im Sommer verrin-
gern Wolken die positive Strahlungsbilanz wegen der ver-
ringerten kurzwelligen Einstrahlung (CURRY et al. 1993,
INTIERI et al. 2002, STRAMLER et al. 2011). Dynamisch
bedingte und strahlungsbedingte Einfliisse von Zyklonen
auf das Meereis konnen also gegenliufig sein.

SCREEN et al. (2011) untersuchen den Zusammenhang
zwischen der Meereisausdehnung am Ende des arktischen
Sommers und der Zyklonenakltivitéit im vorangegangenen
Frithjahr und Sommer. Sie finden, dass weniger Zyklonen
mit einer geringeren Meereisausdehnung korrelieren und
begriinden das unter anderem mit der damit verbundenen
geringeren Wolkenbedeckung. Die Nettowirkung von Zy-
klonen ist wegen der gegensiizlichen dynamischen und
thermody namischen Einfliisse unklar und weiterhin For-
schungsgegenstand.

Aktuelle Forschungen zeigen. dass es wohl weniger auf die
Gesamizahl von Zyklonen ankommt als vielmehr auf die
Anzahl der besonders starken Zyklonen. So werden zum
Beispiel die beiden bisher geringsten Eisausdehnungen im
Arktischen Ozean im Sommer 2007 und 2012 (absolutes
Minimum) mit dem Auftreten extrem starker Sommerzy-
klonen in Verbindung gebracht (zum Beispiel SIMMONDS
und RUDEVA 2012, PARKINSON und COMISO 2013).
Abbildung 4-15 zeigt als Beispiel die starke Zyklone vom
13. August 2007 und ihre lang anhalienden Folgen. Die
wochenlangen Schwingungen in der Eisdrift sind keine
Trigheitsschwingungen sondern die Gezeitenschwingun-
gen des Ozeans, die wegen der durch die Zvklone aufge-
brochenen Eisdecke auf die Eisdrift durchschlagen und
die Eisdecke periodisch 6ffnen und schlieben, wobei das
.Schliefen” nie wieder exakt zum Anfangszustand zu-
riickfiihrt. Erst seit Kurzem wird damit begonnen, auch
Gezeiten in den gekoppelten Ozean-Eis-Atmosphéire-Mo-
dellen zu beriicksichtigen.

Abschliefend sei erwihnt, dass Tendenzen in der arkti-
schen Eisbedeckung auch von Anderungen in der grobriu-
migen atmosphiirischen Zirkulation (zum Beispiel Nordat-
lantische Oszillation oder Arktische Oszillation) und von
veriinderten ozeanischen Bedingungen abhiingen. wie zum
Beispiel dem Einstromen warmen atlantischen Wassers
durch die Framstralie und die Barentssee in den Arktischen
Ozean. Die oberste 20 bis 50 m dicke Schicht des Arklti-
schen Ozeans ist kalt und relativ salzarm. darunter schich-
tet sich das einstrémende wirmere und salzigere Atlantik-

wasser ein. Wenn zum Beispiel durch Zyklonenwirkung
grofbere eisfreie Flichen entstehen. kann durch Wind und
Wellen die Vermischung im Ozean so grof werden und so
weit hinab reichen, dass warmes Atlantikwasser nach oben
gelangt und die Eisschmelze im Sommer oder eine gerin-
gere Eisbildung im Winter befordert (zum Beispiel CAR-
MACK und MELLING 2011).
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M. GRYSCHKA

Polare Kaltluftausbriiche
Polar cold air outbreaks

Zusammenfassung

Polare Kaltluftausbriiche sind cin hiiufig und grofriumig auftretendes Phiinomen, bei welchem  viel
Wirme vom Ozean in die Atmosphiire umgesetzt wird. Daher ist ein gutes Verstindnis dieses Phiino-
mens mit all seinen Begleitphiinomenen (zum Beispiel organisierte Konvektion. Polartiefs. Baroklinitéit)
fiir die Modellierung des Wetters bezichungsweise Klimas sehr wichtig. Auch wenn zahlreiche experi-
menielle und numerische Studien in den letzien Jahrzehnten zu einem besseren Verstindnis beigetragen
haben. sind Kaltluftausbriiche nach wie vor Gegenstand der aktuellen Forschung.

Summary

Polar cold air outbreaks are a common and large-scale phenomenon in which a huge amount of heat is
transferred from the ocean to the atmosphere. Therefore, a good understanding of this phenomenon with
all its accompanying phenomena (e.g.. organized convection, polar lows. baroclinicity) is very important
for the modeling of weather or climate. Although numerous experimental and numerical studies have
contributed to better understanding in recent decades, cold air outbreaks are still the subject of current

rescarch.

1 Einleitung

In einem polaren Kaltluftausbruch (KLA)
stromt grobriumig. zumeist auf der Riick-
seite eines Tiefs, eine sehr kalte und tro-
ckene Luftmasse von den polaren Eis- oder
Landflichen iiber den relativ hierzu war-
men Ozean (Abbildung 5-1). Dabei stoft
die Polarluft hiufig in mittlere bis subtropi-
sche Breiten vor und nimmt auf ihrem Weg
iiber den Ozean Wiirme und Feuchtigkeit
auf. Temperaturunterschiede zwischen
Ozeanoberfliche und der auf den Ozean
treffenden Luftmasse von 10 bis 30 K (und
mehr) fithren zu  Gesamtwiirmefliissen
(Summe aus latenten und fiithlbaren Fliis-
sen) voneinigen 100 bis teils uber 1000 W/
m? (zum Beispiel BRUMMER 1996). Hier-
bei entwickelt sich eine konvektive Grenz-
schicht. deren Héhe 2z mit zunchmen-
dem Abstand zur Kiiste bezichungsweise

typische Werte:
Distanz| N | %;
(km) _J(km)| (km)

5011,010,3

500 (16|2,0

1500 | 10| 2,5

2000 | 70| 2,8

Abb. 5-1: Schematische Darstellung eines Kaltluftausbruches in der Draufsicht mit ty-
pischen Werten der Wellenlinge & der Wolkenstrukturen, der Grenzschichthéhe z; und
des Aspektverhiltnisses Mz, in verschiedenen Abstinden zur Eisrandzone.
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Abb. 5-2: Schematische Darstellung eines Kaltluftausbruches im Vertikalschmitt mit ©,, der virtuell potentiellen Temperatur.

Eisrandzone aufl 2 bis 3 km anwiichst (Abbildung 5-2).
Wihrend sich die Temperatur der Grenzschicht in Strg-
mungsrichtung der Temperatur des Wassers angleicht.
nimmt der bodennahe fiihlbare Wirmestrom von seinem
maximalen Wert in der Nihe der Eisrandzone monoton
auf etwa die Hilfte seines maximalen Wertes in eini-
gen hundert Kilometern Entfernung ab. Dagegen bleibt
der latente Wirmefluss typischerweise konstant (zum
Beispiel BRUMMER 1997. GRYSCHKA et al. 2014).
Da die Erwiarmung und Aufnahme von Feuchtigkeit der
polaren Luft gleichzeitig mit einer Abkiihlung und einer
Erhdhung des Salzgehalies an der Ozeanoberlliche ein-
hergeht, fordern KLA Kon-
vektion im Ozean und spielen
eine wichtige Rolle bei der
Bildung von Tiefenwasser
und der Bildung von Neueis
(zum Beispiel KOLSTAD und
BRACEGIRDLE 2008).

27. Mérz 20

Sobald die Grenzschichthéhe
aul etwa 1500 m angewach-
sen ist. wird die Luftmassen-
transformation unterhalb von
7, von urspriinglich arktischer
bezichungsweise kontinentaler
Polarluft zu maritimer Polar-
luft in svnoptischen Héhen-
karten des 850 hPa-Niveaus
oft deutlich sichtbar, wiihrend
im 700 hPa-Niveau zumeist
noch die unbeecinflusste ark-
tische bezichungsweise kon-
tinentale Polarluft zu schen
ist. In einem voll entwickelten
KLA ist die Erwirmungsrale
durch den Ozean gerade im
Gleichgewicht mit der Kalt-
luftadvektion. Dies dubert sich
in 850 hPa-Karten der Tem-

00 ha-Nweau

peratur dadurch. dass. trotz deutlicher Kaltluftadvektion.
kaum eine Verlagerung der Isothermen zwischen zwei
Zeitpunkten erkennbar ist. Dies sei in Abbildung 5-3 an-
hand von Karten der Temperatur und des Geopotentials im
700 hPa- und 850 hPa-Niveau vom 27. und 28. Mirz 2016
jeweils 00 UTC illustriert, In diesem Zeitraum erstreckte
sich ein voll entwickelter KLA iiber die gesamte Labrador-
see bis in den Nordatlantik, deutlich zu erkennen an der
Kaltluftadvektion in beiden Héhenniveaus. Withrend sich
im 700 hPa-Niveau die Isothermen aufgrund der Advek-
tion deutlich in Strémungsrichtung verlagern (zum Bei-
spiel -20°C-Isotherme). ist im 850 hPa-Niveau kaum eine

28. Marz 2016 0 UT __

Abb. 5-3: GFS-Analysen (GFS: Global Forecasting System) des Geopotentials und der Temperatur
des 700 hPa-Niveaus (oben) und des 850 hPa-Niveaus (unten) fiir den 27, (links) und 28. Mirz (rechts)
2016 jeweils 00 UTC. Das rote Rechteck in den Karten markiert den Ausschnitt des Satellitenbildes
in Abbildung 5-4. Quelle; http:/Awwwwetter3.de, R. Behrendt/H. Mahlke (Beschriftung wurde mo-
difiziert).
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Verlagerung erkennbar (zum Beispiel -10°C-Isotherme).

Dies zeigt. dass das 8350 hPa-Niveau (entspre-
chend etwa 1300 m Héhe in diesem Gebiet) hier
zum grobten Teil bereits innerhalb der konvek-
tiven Mischungsschicht des KLA liegt und sich
ein Gleichgewicht zwischen Horizontaladvektion
von Temperatur und Wirmeeintrag vom Ozean
cingestellt hat.

In Satellitenbildern lassen sich Kaltluftausbriiche
an ihren typischen Wolkenstrukturen erkennen.
So erstrecken sich von der Kiiste bezichungs-
weise Eisrandzone bis einige hundert Kilometer
stromabwiirts typischerweise parallel angeord-
nete Wolkenbiinder (Wolkenstraben), welche im
Weiteren in cine zelluldre wabenformige Struk-
tur iibergehen, wie in Abbildung 5-1 schematisch
dargestellt und in Abbildung 5-4 in einem Satel-
litenbild vom 27. Miirz 2016 des oben genannien
KLA iiber der Labradorsee deutlich zu erkennen
ist. Dabei nimmt diec Wellenlinge dieser Struktu-
ren stromabwiirts tiblicherweise von etwa 1 km
auf bis zu 100 km zu.

Auf die typischen Wolkenstrukturen, sowie auf
die hiermit einhergehenden Konvektionsmus-
ter und deren Ursachen und Auswirkungen auf
turbulente Vertikaltransporte wird in Abschnitt
3 niiher eingegangen. Vorher soll in Abschnitt 2
ein Uberblick iiber die Hiufigkeit und Gebiete
mit grobten Vorkommen von polaren KLA ge-
geben werden. Zuletzt werden in Abschnitt 4 die
baroklinen Eigenschaften von KLA und hiermit
zusammenhiingende Strémungsphiinomene be-
handelt.

Abb, 5-4: Satellitenbild eines Kaltluftausbruches tiber der Labra-
dorsee am 27. Mirz 2016 vom Satelliten Aqua mit MODIS-Sen-
sor im sichtbaren Spektralbereich aufgenommen. Quelle: NASA

2 Klimatologie

Polare KLA treten hauptsichlich im Winterhalbjahr auf,
da dann die Temperaturdifferenzen zwischen Atmosphi-
re und Ozean entsprechend grof sind. So haben Briimmer
und Pohlmann (2000) in einer klimatologischen Studie in
zehn untersuchten Wintern in mehr als 50 % der Zeit iiber
der Gronland- sowie Barentsee in Satellitenaufnahmen die
fiir KLA charakteristischen Wolkenmuster nahe der Eis-
randzone in Form von Biindern erkannt. welche stromab-
wiirls in zelluldire Muster iibergingen.

Neben dieser Folge von Musiern als klarem Indikator
fiir KLA werden in der Literatur fiir klimatologische
Studien auch hiufig relativ simple Indizes als Indika-
toren definiert. die auf Differenzen der potentiellen
Temperatur zwischen der Ozeanoberfliche und cinem
Druckniveau zwischen 850 hPa und 700 hPa basicren.
Bei Uberschreiten eines positiven Schwellenwertes (das
heifit bei thermischer Labilitit in diesem Héheninter-
vall) in einem zusammenhingenden Gebiet wird dies
als KLA in diesem Gebiet gewertet. Der Wind geht hier-
bei nicht in die Betrachtung ein, da davon ausgegangen
wird, dass in den unteren Luftschichten thermische La-
bilitéit iiber dem Ozean nur bei Kaltluftadvektion auf-
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Abb. 5-5: Abbildungen a) und b) zeigen die relative Haufigkeit von KLA-Ereig-
nissen (Ereignisse mit KLA-Index M=>0) auf der Nord- (a) und Sitdhalbkugel (b)
im Nord- bezichungsweise Siidwinter. Abbildungen ¢) und d) zeigen das ent-
sprechende 95. Perzentil des KLA-Indexes M, das heifit die Werte von M mit
den lokal stiarksten KLA (je gréBer M. desto kriiftiger der KL A). Die Rechtecke
markieren Bereiche, die in FLETCHER et al. (2016) niher untersucht wurden,
aus welcher diese Abbildung entnommen wurde (die Uberschriften wurden ins
Deutsche iibersetzt).
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Abb. 5-6: Darstellung von Rollenkonvektion und Wolkenstra-
[len aus einer Large-Eddy-Simulation eines KLA. Der Vertikal-
schnitt aul der Vorderseite zeigt die Sekundiirstromung, der Ver-
tikalschnitt auf der rechten Seite die zeitlich gemittelte potentielle
Temperatur und die Hohe der konvektiven Grenzschicht (weilie
Linie). Der Wind weht von hinten nach vorne.

tritt. was mit einem KLA-Ereignis gleichgesetzt wird.
Die Stirke eines KLA wird hierbei dariiber definiert.
wie weil der vorher definierte Schwellwert iiberschrit-
ten wurde. Unter Verwendung solch eines Indexes ha-
ben in einer jiingst erschienenen Studie FLETCHER et
al. (2016) anhand von tiglichen Analysen des Europi-
ischen Zentrums fiir mittelfristige Wettervorhersage
(EZMW) von 1979 bis 2014 KL A hinsichtlich ihrer Kli-
matologie aul der Nord- und Siidhalbkugel untersucht.
Demnach treten KLA im Nordwinter auf der Nordhalb-
kugel nicht nur deutlich hiufiger auf als auf der Siid-
halbkugel im Siidwinter (Abbildung 5-5 a.b), sie sind
zumeist auch stirker (Abbildung 5-5 c.d). Diese Aus-
sage bezieht sich allerdings auf alle global detektierten
KLA, welche nicht alle polaren KLA zuzuordnen sind.
Laut FLETCHER et al. (2016) wurden aber KLA fiir
geographische Breiten grober 55° mit Luft polaren Ur-
sprungs identifiziert. Fokussiert man sich in Abbildung
5-5 auf diesen Bereich. lissi sich obige Aussage auch
fiir polare KL A treffen. Wihrend tiber den eisfreien Po-
larmeerbereichen aul der Nordhalbkugel iiber grobe Ge-
biete in iiber 20 % der Winterzeit KLA auftreten, treten
diese iiber den Polarmeeren der Stidhalbkugel maximal
zu 10 % der Winterzeit auf. Zudem konzentriert sich,
wie man Abbildung 5-5 c.d entnehmen kann. das Ge-
biet der stiirksten KLA auf der Siidhalbkugel etwa auf
die Armundsen-See und auf das Rossmeer. wihrend auf
der Nordhalbkugel iiber dem grobten Teil der Polarmee-
re kriiftige KLA auftreten. Beziiglich der Angaben zur
Haufigkeit von KLA-Ereignissen ist im Vergleich mit
verschiedenen Studien untereinander etwas Vorsicht ge-
boten. So haben zum Beispiel PAPRITZ et al. (2015),
welche KLA in den hohen Breiten des Siidpazifiks un-
tersucht haben, fiir das Rossmeer eine Hiufigkeit von
iiber 20 % gefunden (gegeniiber 10 % in FLETCHER et
al. 2016), was daran liegen diirfte, dass die jeweils ver-
wendeten Kriterien (Definition des KLA-Indexes) nicht
identisch sind. Da in FLETCHER et al. (2016) aber ¢cin
einheitliches Kriterium global verwendet wurde, kann
zumindest qualitativ davon ausgegangen werden. dass
polare KLA auf der Nordhalbkugel intensiver und ver-
breiteter sind als auf der Siidhalbkugel.

Zusammengefasst 1dsst sich festhalten, dass polare KLA
ein zeitlich und riumlich hiufiges Phiinomen sind, was die
Wichtigkeit unterstreicht, die hiermit zusammenhingen-
den Prozesse zu verstehen.

3 Organisierte Konvektion

Wie bereits angesprochen. geht quasi jeder polare KLA
mit organisierter Konvektion einher. Das heifit, dass sich
die durch den grofien Temperaturunterschied zwischen
Ozeanoberfliche und Luft bildenden Thermikblasen und
-schliuche in geordneten Strukturen anordnen, zunichst
streifenformig und weiter stromabwiirts zellulir. Man
spricht bei diesen zwei Organisationsformen auch von
Rollen- und Zellenkonvektion, wobei beide Typen der fla-
chen Konvektion zuzuordnen sind. Da diese Muster einer
gewisse Ahnlichkeit zur Rayleigh-Benard-Konvektion im
Labor haben, stellt sich die Frage. ob dhnlich wie im La-
bor. die Ausbildung solcher Strukturen einen effiziente-
ren vertikalen Transport von Wiirme, Impuls und Feuchte
bewirken. Diese Frage ist noch nicht abschlichend beant-
worlet. Fest steht auf jeden Fall, dass organisierte Kon-
vektion einen signifikanten Anteil am Gesamitiransport
haben kann. So hat zum Beispiel BRUMMER (1999) in
13 untersuchien KLA-Anteile von bis zu 40 % gefunden.
Dies muss aber nicht bedeuten. dass der Gesamttransport
um 40 % erhoht ist gegeniiber einer vergleichbaren mete-
orologischen Situation ohne organisierte Konvektion. Es
wird allerdings schwierig sein. zumindest in der Natur.
enisprechende Vergleichsfille ohne organisierte Konvek-
tion zu finden, nm diese Frage zu beantworten. Aber auch
mit Hilfe numerischer Simulationen Eisst sich diese Fra-
ge nicht unbedingt beantworten. Denn bislang ging man
davon aus, dass stromungsmechanische Instabilititen (wie
zum Beispiel Wendepunktinstabilitiit) verantwortlich fiir
die Ausbildung organisierter Konvektion sind. das heilit
dass die Stromung unier gewissen Bedingungen von sel-
ber solch einen Zustand einnimmt (siche zum Beispiel
die Ubersichtsartikel ETLING und BROWN 1993, AT-
KINSON und ZHANG 1996). In so einem Fall der reinen
Selbstorganisation einer Stromung ist somit die Simulati-
on eines KLA einmal mit und einmal ohne organisierte
Konvektion unter gleichen meteorologischen und numeri-
schen Bedingungen nicht méglich. Jiingere Studien deuten
allerdings darauf, dass zumindest Rollenkonvektion nicht
zwangslaufig durch eine Selbstorganisation der Stromung
entsieht, sondern auch erzwungen werden kann, wie im
folgenden Abschnitt erldutert wird.

3.1 Rollenkonvektion

Rollenkonvektion ist ein hiufiges Phinomen in konvek-
tiven Grenzschichten mit Hintergrundwind. Wie oben
angesprochen. ordnen sich die Konvektionsblasen und
-schliuche in einer sireifenférmigen Strukiur an. Dies
fiihrt in jedem der Streifen zu einer helikalen Strémung
mit horizontaler Rotationsachse. Vertikal erstrecken sich
diese Konvektionsrollen iber die gesamte (konvektive)
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Grenzschicht. wobei der Drehsinn zweier
benachbarter Rollen zueinander gegenliufig
ist. In den sich hierbei ergebenden aufstei-
genden Asten kommt es bei geniigendem
Feuchtegehall (was in polaren KLA immer
der Fall ist) zu Wolkenbildung, wihrend in
den absteigenden Asten keine oder weni-
ger miichtige Wolken vorzufinden sind. was
zu den bereits genannten Wolkenstraben
fithrt. Dies sei in Abbildung 5-6 nochmals
illustriert. Rollenkonvektion wurde bereits in —40
zahlreichen theoretischen, numerischen und
Feldexperimentstudien untersucht, wie zum
Beispiel folgenden Uberschichtsartikeln zu
entnehmen ist: BROWN 1980, ETLING und
BROWN 1993, AKTINSON und ZHANG
1996 und YOUNG et al. 2002, So variiert die
Wellenlinge % von Konvektionsrollen zwi-
schen 1 und 20 km mit Aspektverhiltnissen
Az, zwischen 2 und 15, wobei in KLA-Situ-
ationen die geringsten Werte nahe des Eis-
randes bezichungsweise der Kiiste auftreten
und diese stromabwiirts zunchmen (siche Ab-
bildung 5-1). Einzelne Rollen weisen Langen
zwischen zehn und einigen hundert Kilome-
tern aul. Die Rollenachsen sind zumeist in
Richtung des Grenzschichtwindes orientiert.  —100
Abweichungen von +/- 30° hierzu sind aber
méglich.
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3.1.1  Entstchungsursache und das Kon- [

zept der freien und erzwungenen
Rollenkonvektion

Das Auftreten von Rollen wurde bislang zu-
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meist einer Kombination aus thermischen
und dynamischen Instabilititen zugeordnet.
Daher wird der Stabilitiitsparameter -z/L.
mit L der Monin-Obukhov-Stabilititslinge.
auch vielfach als _Prediktor™ fiir Rollenkon-

Abb. 5-7: Darstellung des Wolkenfeldes (Fliissigwasserpfad: vertikales Integral iiber
das Fliissigwasser) und der Ober{lichentemperatur zweier Large-Eddy-Simulationen
unter gleichen meteorologischen Bedingungen, aber mit unterschiedlicher Beriick-
sichtigung der Fisrandzone hinsichtlich der Oberllichentemperatur. Zusitzlich ist
noch fiir jede Simulation der Stabilititsparameter -z,/L als Funktion von v dargestellt
(nach GRYSCHKA et al. 2008),

vektion verwendet (siche zum Beispiel ET-

LING und BROWN 1993). Der Betrag von L

gibt hierbei nitherungsweise die Héhe an, in welcher die Pro-
duktion von turbulenter kinetischer Energie durch Auftrieb
gleich der Produktion durch vertikale Windscherung ist. Je
grober |1 ist (£ ist im labilen beziehungsweise konvektiven
Fall negativ). desto grofer ist der Anteil an Produktion von
Turbulenzenergie durch bodennahe Windscherung. In zahl-
reichen Feldexperiment- aber auch einigen numerischen
Studien wurden nun (siche in den zuvor genannten Uber-
sichtsartikeln) klare Signale von Rollen nur fiir 0 < -z/L. < 10
beobachtet. Das heiBt Rollenkonvektion ist zu erwarten.
wenn die Produktion von Turbulenzenergie durch Aufirieb
nicht zu grof gegeniiber der durch Scherung ist. Bei den
untersuchten Fallen handelte es sich allerdings groBienteils
nicht um KLA-Situationen. Gerade hier weist der Parame-
ter bei den hohen Warmestromen Werte von zumeist weil
jenseits von 10 auf. So berichtet zum Beispiel BRUMMER
(1999) von Werten wihrend KLA von iiber 200, bei gleich-

zeitiger Priasenz von Rollenkonvektion, sodass der Para-
meler -z/L entgegen zahlreicher Studien als Prediktor fiir
Rollen ungeeignet erscheint.

GRYSCHKA et al. (2008) fiihrten diesen vermeintli-
chen Widerspruch mit Hilfe von turbulenzauflésenden
Modellsimulationen (Large-Eddy-Simulationen) darauf
zuriick, dass es - wie die Ergebnisse der Simulationen
zeigten - zwei verschiedene Ty pen von Konvektionsrol-
len geben muss: Einen Typ. der nur fiir 0 < -z/L <10
auftritt, und einen weiteren. der von diesem Parameter
unabhiingig ist. Der erste Typ entsieht durch eine rei-
ne Selbstorganisation der Strémung und wird als ..freie
Rollen” bezeichnet und der zweite Typ wird durch He-
terogenitiiten in der Oberflichentemperatur getriggert
und als .erzwungene Rollen™ bezeichnet. Abbildung
5-7 zeigt das simulierte Wolkenfeld und die Oberfli-
chentemperatur aus der Studie von GRYSCHKA et al.
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Abb. 53-8 Entwicklung des Wolkenfeldes (Albedo) einer Large-Eddy-Simulation emnes KLA nach 1 Stunde, 2 Stunden und 3 Stunden simu-
lierter Zeit. Die Oberflichentemperatur ist zeitlich konstant: Eis (weil}) 248 K, Wasser (blau) 273 K (nach GRYSCHEKA et al. 2014).

(2008) fiir zwei Simulationen, S1 und S2, fiir dieselbe
meteorologische Situation eines kriftigen KLA. aber
mit unterschiedlicher Beriicksichtigung der Eisrandzo-
ne. Wihrend die Eisrandzone in S2 iiber 2D-Diskonti-
nuitdten, das heiBt abrupten Ubergingen zwischen der
Oberflichentemperatur fiir Eis und fiir Wasser realisiert
wurde, wurde in S1 der Ubergang von kompletter Eis-
bedeckung zu ecisfreiem Wasser iiber eine kontinuier-
liche Anderung der Oberflichentemperatur entlang v
(Stromungsrichtung) bericksichtigt (Abbildung 35-7).
Dabei entsprach die Oberflichentemperatur in S1 dem
Mittel iiber x aus S2. sodass eventuelle Unterschiede
in den Ergebnissen von S1 und S2 nur auf die 2D-Dis-
kontinuititen zuriickzufiihren sind. Deutlich sind in S2
Wolkenstraben zu erkennen. wihrend in S1 lediglich
ein irreguliires Muster der Cumulus-/Stratocumulusbe-
wolkung zu erkennen ist. Die Existenz von entsprechen-
der rollenartiker Zirkulation innerhalb der konvektiven
Grenzschicht wurde in GRYSCHKA et al. (2008) auch
nachgewiesen. An den Diskontinuititen werden ther-
mische Zirkulationen ausgeldst. welche mit dem Hinter-
grundwind advehiert werden und tber offenem Wasser
fiir lange Strecken erhalten bleiben bezichungsweise
sich zusammen mit der Konvektion weiterentwickeln.
Daher breiten sich erzwungene Rollen exakt mit dem
iiber die Grenzschichidicke gemiitelien horizonialen
Wind aus und die Rollenachsen beziehungsweise Wol-
kenstraben sind entsprechend ausgerichtet. Dies sei in
Abbildung 5-8 veranschaulicht. welche das Wolkenfeld
einer Large-Eddy-Simulation einer auf GRYSCHKA et
al. (2008) aufbauenden Studie aus GRYSCHKA et al.
(2014) in den ersten drei Stunden der Simulation zeigt.
Deutlich liasst sich erkennen, wie sich die Wolken-
strafen pro Stunde um 30 km ausbreiten, was der Ge-
schwindigkeit des mittleren Grenzschichtwindes dieser
Simulation entsprichi. Freie Rollen hingegen entstehen
in einem Gebiet. in dem die entsprechenden meteorolo-
gischen Bedingungen erfillt sind, gleichzeitig und wei-
sen Winkel von bis zu 30° zum Grenzschichiwind auf,
beziehungsweise ordnen sich hiufig in Richtung des
vertikalen Windscherungsvektors der Grenzschicht an
(siche zum Beispiel GRYSCHKA und RAASCH 2005).

Laut GRYSCHKA et al. (2008) treten in polaren KLA ver-
mutlich hauptsichlich erzwungene Rollen auf. da bei den
hohen Wirmetliissen -7/, zumeist zu grofie Werte aul-
weisen diirfte und da des Weileren die simulierten Wol-
kenstraben im Zusammenhang mit erzwungenen Rollen
denen in Satellitenbildern von KLA wesentlich dhnlicher
sehen als denen von freien Rollen.

3.1.2 Wellenliinge und Wachstumsprozesse erzwunge-
ner Rollen

Dariiberhinaus konmen GRYSCHKA et al. (2014) zei-

gen, dass die Wellenldinge der Heterogenitiien auch die

Wellenlinge der Rollen bestimmt, wobei Rollen nur fiir

Aspektverhiltnisse L/z, > 2.5 beobachtet wurden, was

sich auch mit den Beobachtungen in BRUMMER (1999)

deckt. Fiir das Anwachsen der Wellenlinge in Haupt-

stromungsrichtung. welches in Satellitenbildern von

KLA zu beobachten ist. schlagen GRYSCHKA et al

(2014) zwei, moglicherweise gleichzeitig stattfindende.

Mechanismen vor:

I. Es werden in der Eisrandzone Rollen mit verschie-
denen Wellenliingen angeregt. Da mit zunchmendem
Abstand zum Eis die Grenzschicht anwichst. werden
die Aspektverhiltnisse der Rollen immer kleiner und
die Rollen. deren Aspekiverhiilinis kleiner 2.5 wird.,
losen sich auf, Im Mittel nimmt so die Wellenkinge
der Rollen stromabwiirts zu, da nur die mit gréBeren
Wellenliingen iibrig bleiben.

2. In Satellitenbildern von KLA ist hiufig zu beobach-
ten, dass sich zwei Wolkenbiinder zu einem vereini-
gen. Das heiBt benachbarte Rollen wachsen zusam-
men. Vermutlich dirfen die benachbarten Rollen
aber nicht die gleiche Wellenlinge aufweisen. Diese
Prozesse sind allerdings noch nicht hinreichend un-
tersucht.

3.1.3 Einfluss von erzwungener Rollenkonvektion auf
vertikale Transporte

Das Konzept der erzwungenen Rollenkonvektion erlaubt es
nun, in Simulationen durch entsprechende Vorgabe von Ober-
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Dies ist auch in Ubereinstimmung mit den Beob-
achtungen in BRUMMER (1999) (siche Abbil-
dung 3-10). Fir alle untersuchien Fille blieb der
Gesamttransport im Rollen- und Nichi-Rollen-Fall
allerdings gleich. Mit anderen Worten erhdhen (er-
zwungene) Rollen - enigegen der weit verbreiteten
Annahme - den Transport nicht. sondern ein Teil
des turbulenten Transports wird durch Transport
von Rollen tbernommen. Die konvektive Grenz-
schicht entwickelie sich daher in beiden Fiillen
beziiglich quer zur Stromung gemittelter Groben
wie Temperatur, Wind und Hohe der Grenzschicht
gleich.

Diese Ergebnisse legen den Schluss nahe, dass
Rollenkonvektion in KLA in Parametrisierungen
von Wetler- und Klimamodellen nicht gesondert
beriicksichtigt werden miissen. Allerdings betrei-
ben einige staatliche Wetterdiensie Wettervorher-
sagemodelle bereits mit einer Aufldsung von 2 km
bis 5 km und eine Auflésung von 1 km ist fiir die
nichsten Jahre bereits abzusehen. Mit solch ei-
ner Auflosung werden Prozesse, die bislang bei
groberer Auflésung komplett parametrisiert wer-
den (zum Beispicl Konvektion), nun teilweise
aufgelost. Wenn die Parametrisierungen hierfiir
nicht angepasst werden, kénnten méglicherweise
Transporte durch diese Prozesse doppelt gezihlt
werden, d.h. einmal durch explizite Auflosung des

0.00 0.02 0.04 0.00 0.02 0.04 0.06
kinematischer Feuchtelluss kinematischer Feuchtelluss
(gkg' Kms") (g kg’ Kms™)
(c) (d)

Abb. 5-9: Zeitlich gemittelte Vertikalprofile des vertikalen turbulenten kinema-
tischen Auftriebsflusses (a.b) und des turbulenten kinematischen Feuchteflus-
ses (c,d) zweier Large-Eddy-Simulationen bei gleicher meteorologischer KL A-
Situation aber einmal mit und einmal ohne Konvektionsrollen in verschiedenen
Abstinden zum Eisrand. In a) und ¢) sind mit farbigen Linien die gesamten tur-
bulenten Flasse dargestellt {gestrichelte Linien: Simulation ohne Rollen, durch-

Transporis durch Rollen und einmal implizit in-
nerhalb der Parametrisierung (siche zum Beispiel
MIRONOV 2008). Werden nun Rollen in KLA-
Situation explizit in numerischen Wettervorher-
sagemodellen aufgelost, konnten moglicherweise
vertikale Transporte um den eigentlichen Rollen-
anteil am Gesamitransport {iberschiitzt werden.

gezogene Linen: Simulation mit Rollen). In schwarz ist noch der nichtaufgelsste

subskalige (parametrisierte) Fluss dargestellt, welcher im Gesamitfluss enthalten
ist. In b) und d) sind die Beitrfige der Rollen (gestrichelte Linien) und der von

3.2 Mesoskalige Zellenkonvektion

nichtorgamisierten Turbulenz zum Gesamitfluss (gepunktete Linien) der Simulati-

on mit Rollen dargestellt (nach GRYSCHKA et al. 2014).

flichenheterogenititen Rollen bei gleicher meteorologischer
Situation quasi ein- und auszuschalten, sodass deren Effek(
auf vertikale turbulente Transporte untersucht werden kann.
GRYSCHKA et al. (2014) haben auf diese Weise mittels 27
Large-Eddy-Simulationen den Effekt von Rollenkonvektion
auf vertikale Transporte fiir einen grofen Parameterraum
von KLA (mit -z/L. in einem Bereich zwischen 10 und 115)
und fiir verschiedene Wellenlingen der Rollen untersucht. In
Ubereinstimmung mit BRUMMER (1999) trugen die Rol-
len einen signifikanten Anteil zum Gesamttransport bei. Je
nach KL A-Situation, Distanz vom Eisrand und Wellenlinge
der Rollen betrugen die Anteile am gesamten Transport von
Feuchte. Wirme und Impuls bis zu 50 % (jeweils bestimmt
in der Hohe des maximalen Transportes durch Rollen). Dabei
verschwindel der Transport durch Rollen am Boden und am
Oberrand der Grenzschicht und weist ein breites Maximum
etwa in der Mitte der Grenzschicht auf (siche Abbildung 5-9).

Einige 100 Kilometer stromabwiirts gehen die

Wolkenstrafien zumeist in eine mesoskalige wa-

benformige zellulare Struktur tiber. Welche Pro-
zesse fiir den Ubergang verantwortlich sind. ist allerdings
noch nicht hinreichend erforschi. Diskutieri werden zum
Beispiel Zusammenhiinge mit einer Abnahme der verti-
kalen Windscherung am Oberrand der Grenzschicht, und
der bodennahen Wirmestrome (ATKINSON und ZHANG
1996). In den in BRUMMER (1999) untersuchten Fillen
fand der Ubergang von Rollen- zu Zellenkonvektion bei
Uberschreiten einer kritischen (turbulenten) Rayleigh-Zahl
von etwa 10° statt. Dabei wurde fiir Aspekiverhiiltnisse un-
ter 5 ausschlieBlich Rollen- und fiir grober 7 ausschlieBlich
Zellenkonvektion beobachtet.
3.2.1 Wellenliinge und Aspektverhiiltnisse mesoskali-
ger Zellenkonvektion

Die Wellenlinge der Zellenstruktur liegt typischerweise
zwischen 10 km im Ubergangsbereich und wiichst auf bis
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7zu 100 km in iber 1000 km Entler-
nung an. Dabei werden Aspektver-
hiiltnisse von bis zu 30 erreicht. Mit
Hilfe von Large-Eddy-Simulationen

Zellen

konnten unter anderem MULLER und Latenter Warmefluss: Gesamt ——
Sekundarstromung —_—

CHLOND (1996). sowie SCHROTER

et al. (2005) zeigen. dass das Anwach-
sen auf solch groBe Aspektverhiilt-
nisse nur durch das Freiwerden von
latenter Wiirme aufgrund von Kon-
densation und Strahlungsabkiihlung
am Wolkenoberrand moglich ist. Es Rollen (klein)
sei an dieser Stelle nochmal betont.
dass diese mesoskaligen zelluldren
Strukturen nicht zu verwechseln sind
mit einzelnen Konvektionselementen

Hohe [km]

Rollen / Zellen

Rollen (normal)

wie Warmluftblasen, oder -schliu-
chen. welche wesentlich kleinere As- 0 004
pektverhiltnisse aufweisen und in die w'm’ [g/kg-m
tibergeordnete mesoskalige Struktur

eingebettet sind. Solch grobe Wellen-
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4 Fahlbarer Warmefluss: Gesamt —
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treten zellulire Strukturen dieser Gro-
fie nur im Zusammenhang mit hoch-
reichender Konvektion auf.

3.2.2 Offene und geschlossene me-
soskalige Zellenkonvektion
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withrend im Zentrum Absinken vor- o
herrscht und keine oder weniger miich- w'e’ [m/sK]
tige Bewolkung vorherrscht. Bei der  Abb. 3-10: Vertikalprofile

turbulenter vertikaler Fliisse von latenter Wirme (oben) und fithl-

geschlossenen Zellenkonvektion verhilt  barer Wiirme (unten) gemittelt iiber Messungen von 13 KLA an verschiedenen Positionen
es sich genau umgekehrt. Wie im Uber- der KLA, an denen Rollen oder Zellen oder beides aufiraten. Die durchgezogenen Linien
sichtsartikel ATKINSON und ZHANG  kennzeichnen die Gesamtfiisse und die gestrichelten Linien den Anteil am Fluss durch Se-

(1996) zusammengefasst, wurden in
den letzten Jahrzehnten verschiedens-
te Faktoren. die das Auftreten des einen oder andere Typs
bestimmen, diskutiert, wie zum Beispiel die Form des ver-
tikalen Profils der turbulenten Diffusion. sowie des turbu-
lenten Wirmeflusses oder grobriumiges Absinken oder
Aufsteigen. Zum grofiten Teil handelte es sich hietbei um
theoretische oder zweidimensionale numerische Studien.
Neuere Studien mittels Large-Eddy-Simulation deuten da-
rauf, dass die Stitke des Niederschlags entscheidend sein
kénnie. So haben WANG und FEINGOLD (2009) unter Be-
riicksichtigung von Wechselwirkungen zwischen Aerosol.
Wolken und Niederschlag marine Stratocumulusbewolkung
mit verschiedenen Aecrosolgehalten simuliert. Abbildung
5-11. aus dieser Studie entnommen, zeigt das Wolkenfeld
von drei, bis auf den Aerosolgehalt, gleichen Simulationen
fiir verschiedene Zeitpunkte. Wihrend nach drei Stunden

kundirstromungen in Form von Rollen oder Zellen (nach BRUMMER 1999).

in allen drei Simulationen das Wolkenfeld noch geschlosse-
ne Zellenstrukturen aufweist, sind zu spiteren Zeitpunkten
im Falle mit dem geringsten Aerosolgehalt deutliche Struk-
turen von offenen Zellen und im Falle des hochsten Aero-
solgehaltes deutliche Strukturen von geschlossenen Zellen
zu erkennen. welche jeweils denen in Satellitenbildern sehr
dhnlich sehen (vergleiche Abbildung 5-4). Der Unterschied
in der Entwicklung wurde auf die unterschiedliche Men-
ge an gebildeten Niederschlag und dem kiihlenden Effekt
durch Evaporation des Niederschlages unterhalb der Wol-
kenbasis zuriickgefiihrt. Dabei geniigten bereits Nieder-
schlagsraten von 1 mm pro Tag an der Wolkenuntergrenze.
damit sich in den Simulationen anstatt geschlossener offene
Zellenkonvektion entwickelte. Bei dieser Studie handelte es
sich allerdings nicht um eine KL A-Situation und es war kein
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Hintergrundwind vorhanden, Inwieweit sich die Ergebnisse
iibertragen lassen. miisste noch untersucht werden.

3.2.3 Einfluss mesoskaliger Zellenkonvektion auf ver-
tikale Transporte

Da. im Gegensatz zu erzwungener Rollenkonvektion. me-
soskalige Zellenkonvektion durch eine Selbstorganisation
der Strdmung entsteht. ist es - aus bereits in Abschnitt 3.1.3

0.0 0.2 0.4

y (km)

y (km)

y (km)

0 10 20 30 40 50 600
x (km)

10 20 30 40 50 600
x (km)

genannten Griinden - schwierig die Frage zu beantworten,
ob mesoskalige Zellenkonvektion einen effektiveren verti-
kalen Transport bewirkt. bezichungsweise den Transport
erhéht. In BRUMMER (1999) trug im Mittel iiber alle un-
tersuchien KLA, wie Abbildung 5-10 zu entnehmen ist, die
zellulére Sekundirstrémung zumindest im Falle des laten-
ten Wirmeflusses zu etwa 35 % zum Gesamttransporl bei
(auf Hohe des maximalen Transports durch Zellenkonvek-
tion). Wie bereits in Abschnitt 3.1.3 diskutiert, muss dies

10 20 30 40 50 60
x (km)

Abb, 3-11; Entwicklung des Wolkenfeldes (Albedo) von drei verschiedenen Large-Eddy-Simulationen emer maritimen konvektiven Grenz-
schicht mit vorgegebenen Konzentrationen von Wolkenkondensationskeimen (Anzahl pro 1 mg Luft) von 65 mg* (links), 150 mg* (Mitte)
und 500 mg* (rechts) nach 3 Std., 6 Std. und 9 Std. simulierter Zeit (aus WANG und FEINGOLD 2009).
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Abb. 5-12: Vertikalschnitt der zeitlich gemittelten potentiellen Temperatur in Kelvin (oben) und des Betrages des Horizontalwindes in m/s
(unten) emer Large-Eddy-Simulation eines KLA, Die weiBle Linie kennzeichnet die Hohe der konvektiven Grenzschicht (aus GRYSCHE A

et al. 2014).

aber nicht gleichbedeutend mit einer Erhéhung des Ge-
samtiransports um diesen Beitrag gleichbedeutend sein.
Im Falle des fihlbaren Wiarmeflusses war der Beitrag (im
Gegensatz zur Rollenkonvektion) vernachlissigbar klein,

4 Baroklinitiit, Polartiefs und Eis-Seewind-Zirkulation

KLA sind insbesondere in den ersten paar hundert Ki-
lometern durch eine starke Baroklinitiit gekennzeichnet.
Horizontale Temperaturgradienten von 10 K/100 km
sind keine Seltenheit (siche zum Beispicl BRUMMER
1996) und liegen damit in der gleichen Grobenordnung
wic Temperaturgradienten an Frontalzonen. Im Gegen-
satz zu Frontalzonen beschrinkt sich der Bereich groBer
Temperaturgradienten in KLA zwar auf die untersten
2000 m, dennoch kann es hier im Zusammenspiel mit
erhéhter potentieller Vorticity in groferen Hohen zu Zy-
klogenese kommen (siche zum Beispicl BRACEGIRDLE
and GRAY 2009). So werden hiufig in KLA in der Nihe
der Eisrandzone Polartiefs (engl. ..polar lows™) initiiert.
deren anfiingliches Stadium in Satellitenbildern in Form
einer Kommawolke erkennbar ist. Wihrend sich diese
Anfangsstérung weiter iiber das warme Wasser bewegt.
entwickelt sich ein Tief., welches typischerweise einen
Durchmesser von weniger als 500 ki aufweist und in der
Regel eine Lebenszeit von weniger als 24 Stunden (sie-
he zum Beispiel KOLSTAD 2011, RASMUSSEN 2003).
Typische Windgeschwindigkeiten liegen bei 15 m/s und
mehr. Im Gegensatz zu Zyklonen der Frontalzone, besit-
zen Polartiefs keine Fronten. Mit ihren spiralférmigen
Wolkenbindern und hiufig einem wolkenfreiem Zentrum
gleichen sie eher tropischen Zyklonen. Laut KOLSTAD

(2011) treten Polartiefs auf der Nordhalbkugel wesentlich
hiufiger auf als auf der Siidhalbkugel. wobei mit etwa
fiinf Polartiefs pro Winter die Labradorsee als Region mit
dem gréfiten Vorkommen identifiziert wurde. Aufgrund
der geringen Gréfie und kurzen Lebensdauer fillt dieses
Phianomen zumeist durch das Raster des syvnoptischen
Beobachtungsnetzes und stellt numerische Wettervorher-
sagemodelle auch heute vor eine Herausforderung. Wie
im Ubersichtsartikel iiber die Probleme numerischer Mo-
dellierung von polaren KLA von CHECHIN und PICHU-
GIN (2015) dargelegt. ist es fiir die Modellierung von
Polartiefs wichtig. hochreichende Konvektion aufzult-
sen, welche eine Schlisselrolle beziiglich der Intensivie-
rung dieser Zvklonen spiclt. Eine Auflosung von weniger
als 5 km ist daher nétig.

Neben der Wichtigkeit der Baroklinitit hinsichtlich der
Entstehung von Polartiefs. bewirkt diese in den ersten
paar hundert Kilometern auch eine dem Hintergrundwind
iiberlagerte Eis-Seewind-Zirkulation. Dies sei anhand Ab-
bildung 5-12 gezeigt, welche Vertikalschnitie der potenti-
ellen Temperatur und des Betrages des horizonialen Win-
des eines simulierten KLA aus der Studie GRYSCHKA
et al. (2014) zeigl. Der geostrophische Antrieb in dieser
Simulation betrug u, = 15 m/s. Deutlich ist zu erkennen,
dass der Wind innerhalb der konvektiven Grenzschicht
fast iiberall iibergeostrophische Werte aufweist, mit einem
breiten Maximum zwischen einer Distanz von 75 km und
135 km von der Eiskante. wihrend direkt oberhalb der
Grenzschicht der Wind untergeostrophische Werte auf-
weist (ab einer Distanz von 60 km). Solche Strukturen im
Windfeld wurden auch in Beobachtungen bestitigt (zum
Beispiel BRUMMER 1996). CHECHIN et al. (2013) haben
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mittels mesoskaliger Simulationen die Abhiingigkeit der
Stirke und Auvsdehnung der Eis-Seewindzirkulation von
verschiedenen Parametern (in einem fiir KLA typischen
Parameterraum) untersucht,

Abgesehen vom Temperaturunterschied zwischen Eis
und Wasser und der Stirke des geostrophischen An-
triebs, hiingl nach CHECHIN et al. (2013) die Stiirke
und Ausdehnung der Eis-Seewind-Zirkulation auch
vom Anstromwinkel des Eisrands ab. So treten. bei ei-
ner Ausrichtung des Eisrands in Ost-West-Richtung. die
ausgeprigtesten Zirkulationsmuster bei Anstromung aus
Nordost und die schwiichsten bei Anstrémung aus Nord-
west auf. Des Weiteren wurde gezeigt. dass bei einer
relativ groben Modellauflésung von 60 km (gegeniiber
5 km), die Eis-Seewind-Zirkulation stark unterschiitzt
wird. mit der Folge. dass auch die turbulenten Impuls-
und Wirmefliisse um etwa 15 % unterschitzt werden.
Da diese Unterschitzung insbesondere in einem Bereich
geschieht. in dem die Wirmelfliisse besonders grof sind
(siche Abschnitt 1), dirfte dies einen signifikanten Ein-
fluss auf arktische Klimasimulationen haben. da regiona-
le Klimamodelle etwa mit solch einer Auflésung betrie-
ben werden (CHECHIN et al. 2013).

Abgesehen von der Windstirke wirkt sich die Baroklini-
tit auch deutlich auf die Richtung des mittleren Grenz-
schichtwindes aus. Wie in GRYSCHKA et al. (2014)
diskutiert, nimmt der thermisch bedingte geostrophi-
sche Wind von 0 am Oberrand der Grenzschicht linear
bis zur Ozeanoberfliche auf seinen Maximalwert zu. mit
einer Richtung rechts zum vorgebenden geostrophischen
Wind oberhalb der Grenzschicht. Auf den simulierten
ersten 160 km stromabwiirts des Eiskantrandes wurden
fiir die untersuchten KL A-Situationen Maximalwerte des
thermisch bedingten geostrophischen Windes von bis zu
16 m/s erreicht. Der resultierende geostrophische Wind-
vektor (Summe aus vorgegebenem geostrophischen Wind
und thermisch bedingten geostrophischen Wind) drehte
in den untersuchten Fillen vom Grenzschichtoberrand
bis Ozeanoberfliche um bis zu 60° nach rechts. Zusam-
men mit der reibungsbedingten Winddrehung und der
vertikalen Durchmischung innerhalb der konvektiven
Grenzschicht ergaben sich je nach KLA-Sitnation Grenz-
schichtwinde mit Winkeln zwischen 5% links und 10®
rechis zum vorgegebenen geostrophischen Antrieb, Ent-
sprechend richteten sich auch die Konvektionsrollen aus
(siche Abschnitt 3.1.1). Dies ist auch in Ubereinstimmung
mit typischen Winkeln beobachieter Wolkenstrafien in
KLA zur geostrophischen Windrichtung der freien At-
mosphiire.

5 Schlussworte und Ausblick

Wie in diesem Artikel dargelegt wurde. sind polare KLA
ein hiufig aufiretendes Phinomen und in Anbetracht der
grofien Fliche. die KLA einnehmen, und der sehr groben
Wirmemengen. die vom Ozean in die Atmosphire umge-

setzt werden, ist ein méglichst gutes Verstindms dieses
Phinomens mit all seinen Wechselwirkungen fiir die Mo-
dellierung des Wetters und insbesondere des Klimas sehr
wichtig. In zahlreichen Studien wurden KL A sowohl expe-
rimentell als auch mitiels numerischer Simulationen unier-
sucht. Die zunchmende zur Verfiigung stehende Rechen-
leistung erlaubte auch immer detailliertere numerische
Simulationen von KLA bis hin zu hochaufgeldsten turbu-
lenzauflosenden Large-Eddy-Simulationen. Dennoch gibt
es noch viele offene Fragen. So wurden zum Beispiel in
jiingster Vergangenheit Konvekiionsrollen erfolgreich si-
muliert und untersucht, aber der Ubergang von Rollen- zu
Zellenkonvektion wurde bislang in numerischen Simulati-
onen noch nicht erfasst. Zwar wurden in Messkampagnen
cinige Parameter (zum Beispiel turbulente Rayleighzahl.
Aspektverhiltnisse, vertikale Windscherung) identifiziert,
bei denen in einem bestimmien Wertebereich ein Uber-
gang zu erwarten ist, aber das sich hieraus ergebende Bild
ist noch nicht einheitlich und der eigentliche Prozess. der
hierbei stattfindet, kann damit noch nicht erklirt werden.
Auch die Frage unter welchen Bedingungen sich in einem
KLA offene oder geschlossene Zellenkonvektion aus-
bildet. ist noch unbeaniwortet. Wie in Abschnitt 3.2 an-
gesprochen, gibt es auch hier verschiedene Ansitze aber
noch kein einheitliches Bild. Forschungsbedarf besteht
auch beziiglich der Wechselwirkungen mit dem Ozean
(auf die in diesem Artikel nicht weiter eingegangen wurde)
zum Beispiel bei der Bildung von Tiefenwasser oder dem
Einfluss von atmosphiirischen Konvektionsrollen auf die
ozeanische Grenzschicht. Aber auch Wechselwirkungen
mit der freien Atmosphire zwischen Baroklinitit in der
konvektiven Grenzschicht und erhohter potentieller Vor-
ticity in gréberen Héhen werden im Zusammenhang mit
der Entstehung von Polartiefs diskutiert, wie in Abschnitt
4 angesprochen. Dass noch weiterhin Forschungsbedarf
7zu diesem Thema besteht. zeigt sich auch daran. dass in
jiingsten Jahren nach wie vor zahlreiche Veroffentlichun-
gen zu diesem Thema erschienen sind.
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Arktische Polynjen

Arctic polynyas

Zusammenfassung

Das arktische Meereis zeichnet sich auch in den Wintermonaten durch einige grébere Flichen offenen
Wassers (Polynjen) und schmale Risse (Eisrinnen) aus. mit grofien Wirmefliissen vom relativ warmen
Ozean in die kalte Atmosphiire. Damit wird iiber diesen ..Oberflichenanomalien™ dic Struktur der at-
mosphirischen Grenzschicht mabgeblich beeinflusst und die regionale Oberflichenenergiebilanz deut-
lich modifiziert. Polynjen treten vorwiegend im Bereich der Kiisten und an den Riindern der arktischen
Festeisgebiete auf. In Polynjen und Eisrinnen werden im Vergleich zur geschlossenen Packeisdecke auch
wiilirend des forigeschritienen Winiers noch grofie Mengen an neuem Eis gebildet. Die Ozean-Meereis-
Atmosphare-Wechselwirkungen im Bereich von Polynjen und Eisrinnen sind Gegenstand aktueller For-
schung.

Summary

The wintertime Arctic sea ice area is characterized by some extended areas of open water (polynvas)
and narrow cracks (sea-ice leads). which represent a subsiantial source of heat fluxes from the relatively
warm occan to the cold atmosphere. Thereby. the structure of the atmospheric boundary laver over these
“surface anomalies™ is significantly altered and the regional surface energy balance is strongly modified.
Polynyas form predominantly along the coastline and at the edges of the Arctic fast ice regions. Huge
amounts of new seca ice are formed in leads and polynyas cven during mid and late winter. The occan
sea ice — atmosphere interactions in connection with polynyas and leads are subject of ongoing research.

1 Einleitung

Zum Zeitpunkt seiner maximalen Ausdehnung im Mirz je-
des Jahres bedeckt das arktische Meereis eine Fliche von
ctwa 15 Millionen km?*, Diese Eisfliiche ist jedoch keines-
wegs durchgehend geschlossen sondern zeichnet sich durch
Aufbriiche. Risse und teilweise grobere Flichen offenen
Wassers aus. die je nach Region in unterschiedlicher Hiu-
figkeit zu finden sind und in den meisten Fillen durch von
Wind- und Ozeanstromungen angetriebenen Spannungen,
Scherungen und Divergenzen im Meereis hervorgerufen
werden. Besonders im Winter, unier dem Einfluss einer
sehr kalten Atmosphiire, sind diese Offnungen im Packeis
Orte grofier Fliisse latenter und sensibler Wirme in die at-
mosphiirische Grenzschicht. Diese Offnungen lassen sich
grob einteilen in Eisrinnen und Polynjen. Bei den ., Eisrin-
nen” handelt es sich nach Definition der WMO um lange
Risse im Eis mit einer Breite von mehreren Metern bis

Kilometern. Das Auftreten von Eisrinnen ist raumlich und
zeillich sehr variabel. hat jedoch einen grofen Einfluss auf
die atmosphiirische Grenzschicht (siche Beitrag LUPKES
et al. 2018 in diesem Hef1). Bei .. Polynjen” handelt es sich
im Gegensatz zu Eisrinnen um Eisaufbriiche. die wieder-
kehrend an denselben Stellen auftreten und sich durch eine
hohere Persistenz und grofere Flichenausdehnung aus-
zeichnen. Eine ., Poly nja” (der Name leitet sich aus der russi-
schen Beschreibung fiir ein ,Loch im Eis* ab) ist demnach
innerhalb der geschlossenen Eisdecke ein wiederkehrendes
Gebiet mit offenem Wasser oder diinnem Eis, das sich iber
mehrere 10000 km? erstrecken kann (SMITH et al. 1990).
Im Grenzbereich einer Polynja finden sich sehr starke hori-
zontale Gradienten in der unteren Randbedingung fir die
atmosphiirische Grenzschichi (Abbildung 6-1a). wobei auch
hier iiber den offenen Wasserflichen die Wirmefliisse jene
iiber der geschlossenen Eisdecke um mehr als eine Grében-
ordnung tibertreffen. Der genaue Einfluss von Polynjen auf
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Ozean und Atmosphiire sowie damit verbundene Wechsel-
wirkungen sind Gegenstand aktueller Forschungsprojekie
(zum Beispiel GUTJAHR et al., 2016). bei denen meist eine
Kombination aus In-Situ- und Fernerkundungsdaten und
regionaler Klimamodellierung mit Atmosphiire-Eis-Oze-
anmodellen zum Einsatz kommt.

2 Bildungsmechanismen und regionales Auftreten

Die Ursachen. die bei den sehr geringen bodennahen Luft-
temperaturen im Winter in der Arktis dennoch ein Zufrie-
ren der offenen Wasserfliichen der Polynjen verhindern,
sind entweder der permanente Abtransport (Verdriften)
von neu gebildetem Eis weg von der Kiiste durch Wind und
Ozeanstromungen (mechanische Ursache) oder eine War-
mezufuhr aus dem Ozean, die ausreichend grof} ist. um die
Neueisbildung zu verhindern (thermodynamische Ursa-
che). Im ersten Fall spricht man auch von sogenannten ,,La-
tent-Heat-Polynjen” (LEMKE 2001). da die freiwerdende
latente Wiarme (Kristallisa-
tionswiirme) bei der perma-
nenten Bildung von neuem
Eis den Energieverlust an
die Atmosphire kompen-
siert und dadurch die offene
Wasserfliche der Polynja
aufrecht erhiilt, Tm zweiten
Fall der thermodynamisch
induzierten Polynjen spricht
man auch von . Sensible-
Heat-Polvnjen”, da in diesem
Fall der Transport von Wiir-
me aus dem Ozean an die
Oberfliche die Bildung von
neuem Eis unterbindet oder
Schmelzen von vorhande-
nem Eis begiinstigt (SMITH

Typ tritt im Allgemeinen
wesentlich haufiger auf und

Abb. 6-1: a) Schematische Darstellung einer Polynja und deren Einfluss auf die atmosphirische Grenzschicht und den Ozean, by MO-

DIS- Aqua-Satellitenbild (MY D09, Quelle: NASA/LADSWEB, Reflexion im nahen Infrarot, normierte Grauwerte, Auflésung 500 m)
vom 30. April 2008, 3:35 UTC, Laptevsee in der sibirischen Arktis (LAP in Abbildung 6-2a).

ist vor allem in Kiistenbereichen zu finden. wo ablandige
Winde das mobile Packeis entweder direkt von der Kiiste
oder vom vorgelagerten kiistenfesten Eisrand wegtreiben
(Abbildung 6-1b). Auf den dadurch entstehenden offencn
Wasserflichen bilden sich Eiskristalle (,.frazil ice™). die von
den ablandigen Winden stromungsabwirts transportiert
werden, sich am gegeniiberliegenden duberen Rand der Po-
lynja akkumulieren und dort zusammenfrieren, Durch die-
sen Prozess ist in einer Polynja des Latent-Heat-Tv ps meis-
tens ein horizontaler Gradient der Eisdicke zu beobachten.
der ausgehend vom offenen Wasser am Luvrand der Poly-
nja zunchmende Eisdicken bis zum Ubergang zum dicken
Packeis am Leerand aufweist. Aus Satellitendaten, die eine
Ableitung der Eisdicke erlauben (meist Thermal-Infrarot
und Mikrowellen). wird eine Polynja vorwiegend als der
Bereich definiert. in dem Eisdicken von weniger als 20 cm
auftreten (unter anderem MARTIN et al. 2004, ADAMS
et al. 2013). Bei einer Abschwiichung des Windes und der
damit verringerten Drift des neu gebildeten Eises kann
eine Polynja je nach lokaler Oberflichenenergiebilanz in-

Abb. 6-2: a) Karte der Polvnjagebiete in der Arktis (aus PREUSSER et al. 2016}, b) Rédumliche Verteilung
des Auftretens positiver Oberflichentemperaturanemalien (Ice Surface Temperature, [ST) als Indikator
fitr Polynjen und Eisrinnen, aus MODIS-MXD29-Eisoberfldchentemperaturen fiir die Monate Januar bis
etal. 1990). DerLatent-Heat- A i) im Zeitraum 2003-2016 (aus WILLMES und HEINEMANN 2016). Gelbe/rote Fliichen markieren

die typischen Positionen der arktischen Polynjen (auller MIZ, vergleiche Abbildung 6-2a, Erlduterung
siche Text). wohingegen blaue Flichen eher das Aufireten von Eisrinnen darstellen.
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Abb. 6-3: Links: Modellgebiet fiir die Laptevsee mit 5 km Aufldsung. Mitte: Temperaturdifferenzen zwischen Simulationen mit und chne
Polymja in der Laptevsee: Anomalien der Zwei-Meter-Lufttemperatur in K (farbig ), mit horizontalen Windvektoren {10 m Héhe) und der Wol-
kenbedeckung in den unteren 2000 m (hellblau: 10 %, dunkelblau: 90 % Bedeckung) fiir die Sensitivitatsstudie (Polyija als offenes Wasser,
Startbedingungen: Eistemperatur 30°C, Zelm-Meter-Wind 4 m/s, EBNER et al. 2011). Die Linie A-B markiert die Lage des Querschmitts [lr
die Darstellung rechts: Anomalie der Lufttemperatur (farbig) und Isolinien der potentiellen Temperatur (diinne schwarze Linien), 001 g/kg
Isolinie der spezifischen Feuchte (dicke schwarze Linie) und Tsolinien des Bedeckungsgrades (ir 10 % (hellblaw) und 90 % (dunkelblaw). Die

graue Linie an der x-Achse markiert das Vorhandensein von Meereis und die Position der Polynja (aus EBNER et al. 2011).

nerhalb weniger Stunden wieder komplett zufrieren. In den
Polynjen auf dem sibirischen Schell wurden beispiclswei-
se Eiswachstumsraten von mehr als 20 cm/Tag beobachtet
(PREUSSER et al. 2016). Da eine Polynja im Prinzip so
lange geoffnet ist. wie der Abtransport von neu gebildetem
Eis die Bildung von neuem Eis iibersteigt, stellen neben der
Eisproduktion vor allem die Drift des Packeises und die
Akkumulation des neu gebildeten Eises an der Leeseile der
Polynja die entscheidenden Prozesse dar (PEASE. 1987).

Die horizontale Auflosung von Klimamodellen ist meist
zu grob, um Polynjen explizit zu simulieren. Aus diesem
Grund werden diese Flichen als subskalige Inhomogeniti-
ten des turbulenten vertikalen Impuls- und Energicflusses
parametrisiert. Hochaufldsende regionale Modelle sind da-
gegen in der Lage. zumindest die Polyvnjen aufzuldsen, so
dass deren Effekte auf die Atmosphiire. die Eisprodukiion
und den Ozean studiert werden kénnen (GUTJAHR et al.
2016).

BARBER und MASSOM (2007) identifizieren in der Ark-
tis insgesamt 61 einzelne Polynjen. deren Hauptauftrittsge-
biete in Abbildung 6-2a gezeigt werden. Dabei umfasst al-
lein der kanadische Archipel mehr als zehn Einzelpoly njen.
Abbildung 6-2b zeigt die relative Haufigkeit des Auftretens
von signifikant positiven Anomalien der Oberflichentem-
peratur im Arktischen Ozean (hier: Abweichung im Ver-
gleich zum 3050 kim* Umgebungsmedianwert) in den
Wintermonaten Januar bis April der Jahre 2003 bis 2016,
abgeleitet aus Infrarot-Satellitendaten (WILLMES und
HEINEMANN 2016). Polynjen treten in dieser Darstellung
als Flichen mit einer hohen Haufigkeit fiir Wirmeanoma-
lien der Oberflachentemperatur hervor, da sie an wieder-
kehrenden Stellen auftreten und damit im Vergleich zu den
Eisrinnen eine hohere Persistenz aufweisen. Es zeigt sich,

dass insbesondere die Kiistengebieie und der Rand land-
fester Eisgebiete aul dem sibirischen Schell (ESF) sich
durch eine hohe Frequenz solcher Warmanomalien der
Oberflichentemperatur auszeichnen. da dort das Meereis
immer wieder aufbricht. In manchen Gebieten werden so
Aufirittsraten von mehr als 70 % erreicht. Im Bereich der
Eisrandzone (Marginal Ice Zone. MIZ) in der Grénland-
see und Barentssee kommen die hiufig auftretenden War-
manomalien eher durch die geringe Eiskonzentration und
vermehrie Eisrinnenbildung zustande und stehen weniger
im Zusammenhang mit dem Aufireten von Polynjen.

3 Wechselwirkungen mit Atmosphiire und Ozean

Uber einer Polynja erreicht dic Summe aus fithlbarem
und latenfem Wirmelluss vom Ozean zur Atmosphire
in den Wintermonaten typischerweise Werte von 200 bis
500 W/m? (EBNER et al. 2011, GUTJAHR et al. 2016).
die den Wiarmefluss tiber einer geschlossenen Packeisde-
cke um mehr als eine Grofenordnung iiberschreiten. Die
regionale Oberflichenenergiebilanz und damit auch die
Ausprigung der atmosphiirischen Grenzschicht werden
somit mafgeblich durch das Vorhandensein einer Polynja
und der in ihr vorliegenden Verteilung von diinnem Eis
beeinflusst. Untersuchungen mit numerischen Atmosphi-
renmodellen zeigen. dass sich bei einem Meereis/Ozean-
Temperaturkontrast von 40 K im Bereich einer Polynja je
nach vorherrschender Windgeschwindigkeit eine interne
konvektive Grenzschicht mit einer Héhe von bis zu 1200
m und einer Zwei-Meter-Lufitemperatur-Anomalie von
mehr als 5 K ausbilden kann (siche Abbildung 6-3). Die
durch die Polynja erzeugte Warmluftfahne kann sich bis zu
500 km strémungsabwiirts ausbreiten (EBNER et al. 2011,
GUTIJAHR et al. 2016). Das Windfeld iiber einer Polynja
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Abb. 6-4: Mittlere Eisbildungsrate aufsummiert iiber die Wintermona-
te November bis Mérz (in m pro Winter) in der Arktis (2002/2003 bis
2014/2015). Die Abgrenzungen bekannter Polynja-Regionen nérdlich von

68°N sind in schwarz eingezeichnet (aus PREUSSER et al. 2016).

kann durch mesoskalige thermische Zirkulationen modifi-
ziert werden und um bis zu 5 m/s héhere oberflichennahe
Windgeschwindigkeiten aufweisen. Durch das Freiwerden
latenter Wiirme (Verdunstung) kommt es iiber Poly njen oft
zu einer verstirkten Wolkenbildung. was wiederum den
Beitrag der negativen Oberflichensirahlungsbilanz und
damit die Bildung von neuem Eis innerhalb der Poly nja re-
duziert. Ein Vergleich von Beobachtungen der Bewolkung
iiber Meereis und iiber der North Water Polynja (NOW,
vergleiche Abbildung 6-2) bei NW-Gronland zeigt, dass
Bedeckungsgrade von weniger als fiinf Achteln iiber einer
Polynja mit 20 % geringerer Hiufigkeil aufireten und dass
dies mit einer Zunahme von Stratus- und Cumulus-Wolken
verbunden ist (MINNETT und KEY 2007).

Durch die intensive Bildung von neuem Eis kommt es in
den Polynjen des Lateni-Heat-Ty ps zu Salzfliissen im Oze-
an, da beim Gefrieren des Meerwassers das Salz nicht mit
in das Eiskristallgitter eingebaut wird und somit die loka-
le Salinitit des Meerwassers deutlich erhéht ist (PEASE
1987. MORALES MAQUEDA et al. 2004). Damit ver-
bunden erhoht sich die Dichte des Wassers, was zu einer
Abschwiichung der Dichteschichtung in der darunter lie-
genden Wassersiiule und damit zu einer Vertiefung der
oberflichennahen Mischungsschicht im Ozean (surface
mixed layer) fiihrt. Durch das iberwiegende Auftreten von
Polynjen in der Niihe der Kiisten werden auf den Kontinen-
talschelfen somit auch im Laufe des Winters grobe Mengen
an salzhaltigerem und damit dichterem Wasser produziert,
das horizontal iiber den Schelfrand abfliefen und damit zur
Bildung von arktischem Tiefenwasser beitragen kann. Ins-
besondere der sibirische Schelf trigt weiterhin durch die
hier miindenden, teils sehr groben Fliisse (Lena. Ob, Je-
nissei) erhebliche Mengen an Siibwasser in den Arktischen
Ozean ein. Dies fithrt in Kombination mit der Produktion

2002/2003 bis 2014/2015
(November - Marz)

oA W oa NS o~ W
Eisproduktion in m pro Winter

(=]

von dichtem. salzhaltigem Wasser in den Polynjen wiih-
rend des Winters zu intensiven Wechselwirkungen und
regional stark unterschiedlichen Mischungsprozessen,
deren Verstindnis und Quantifizierung Gegenstand
aktueller Forschung sind (JANOUT et al. 2017). Hier-
bei kommen unter anderem Verankerungsketlen im
Ozean zum Einsatz, die tiber eine Dauer von mehreren
Monaten bis Jahren im Bereich einer Polynja anhand
unterschiedlicher Messinstrumente die Ozeanstromun-
gen, die Wassertemperatur und den Salzgehalt in unier-
schiedlichen Tiefen erfassen.

4 Beitrag der Polynjen zur Neueishildung

Der grofite Teil des Energieaustauschs zwischen Oze-
an und Atmosphire in der Arktis im Winter vollzielt
sich iiber Eisrinnen und Polynjen. Bei einer negativen
Oberflichenenergiebilanz verliert der Ozean im Falle
offenen Wassers Wirmeenergie entweder direkt (iiber
turbulente Fliisse und Strahlung) oder iiber die dazwi-
schen geschaltete Wirmeleitung im Falle einer Eisde-
cke. Im ersten Fall kommt es zur Bildung von Eiskris-
tallen (frazil ice). die sich in Richtung der Leeseite der
Polynja akkumulieren und verfestigen und so eine diinne
Eisdecke formen, deren Dicke windabwiirls zunimmt, Im
zweiten Fall kommt es zum basalen Anfrieren von Eiskris-
tallen unterhalb der bestehenden. noch diinnen Eisdecke.
Eine Abschiatzung der Eisproduktion in Polynjen aus Sa-
tellitendaten der Oberfliichentemperatur erfolgl iiber die
Oberflichenenergiebilanz und unter der Annahme, dass
bei einer Ozeantemperatur am Gefrierpunkt der gesamte
Energieverlust an der Oberfliche zur Eisbildung fiihri. Die
zur Bestimmung der Oberflichenenergiebilanz relevanten
Groben werden hierbei entweder aus Fernerkundungsda-
ten. atmosphiirischen Reanalvsen und/oder aus Modell-
simulationen abgeleitet. Insbesondere sind bei diesen Be-
trachtungen die Austauschkoeffizienten zur Berechnung
der turbulenien Fliisse von fiihlbarer und latenter Wirme
im Fokus, die je nach Verfahren unterschiedlich paramet-
risiert werden und eine grofie Schwankungsbreite aufwei-
sen (siche Beitrag von LUPKES et al. 2018 in diesem Heft).
Fiir eine Bestimmung der Eisproduktion miissen zusitzlich
noch die Fliche der Polynja und moglichst die raumliche
Verteilung der Dicke des diinnen Neueises innerhalb der
Polynja erfasst werden, was mit Hilfe von Satellitendaten
von passiven Mikrowellen- und Infrarot-Sensoren moglich
ist.

Ein Beispiel fiir die aus Infrarot-Fernerkundungsdaten ab-
geleiteten Eisbildungsraten (m pro Winter) zeigt Abbildung
6-4. Wie schon in Abbildung 6-2 zeichnen sich bestimm-
te Regionen in der kanadischen Arktis sowie entlang der
sibirischen Kiiste/Festeiskante durch auffallend hohe Eis-
produktionsraten aus. im Falle der North-Water (NOW)
-Polynja nordwestlich von Grénland mit Werten um bis zu
14 m pro Winter. Vergleichbar hohe Werte finden sich in
kleineren Polynjen im stlichen Bereich des kanadischen
Archipels am Eingang zur Baffin Bay. Die meisten ande-
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ren arktischen Polvnja-Gebiete produzieren im Mittel etwa
1 bis 3 m neues Eis pro Winter, mit einigen Ausnahmen
bis zu 4 bis 7 m pro Winter in Teilen der stlichen Arktis
(Franz-Josef-Land. Karasee. Novaya Zemlya und Laptev-
see). Die Verwendung von vergleichsweise hoch auflésen-
den Satellitendaten (etwa 2 km) erlaubt die Detektion feiner
Polynja-Strukturen. was wegen der komplexen Verliufe
der Kiisten und Festeisriinder (sibirische Arktis) und in
engen Fjorden (Grénland, kanadisches Archipel. Spitzber-
gen) nétig ist. Aktuelle Untersuchungen (PREUSSER et al.
2016, IWAMOTO et al. 2014) zeigen, dass die jihrlichen
Eisbildungsraten starken Schwankungen unterworfen sind,
zu deren detaillierter Erklirung es weiterer Studien bedarf,

5 Fazit

Offene Wasserflichen im winterlichen arktischen Meereis
treten in Form von Polynjen und Eisrinnen auf und haben
durch grofie turbulente Fliisse fithlbarer und latenter Wiir-
me einen bedeutenden Einfluss aufl die atmosphirische
Grenzschicht der Arktis. Durch die Bildung von neuem Eis
tragen diese Gebieten erheblich zur Meereisproduktion in
der Arktis sowie zur Bildung von arktischem Tiefenwasser
und damit zu ozeanischen Umwiilzbewegungen bei. Die
Untersuchung der Ozean-Atmosphire-Wechselwirkungen
im Bereich der Poly njen und Eisrinnen mittels In-Situ- und
Satellitendaten sowie durch regionalen Klimamodelle ist
Gegenstand aktueller Forschung.
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C. LUPKES. A. SCHMITT. V. GRYANIK

Turbulente Energie- und Impulsflisse in der atmo-

sphéarischen Grenzschicht Glber dem polaren Ozean

Turbulent fluxes of energy and momentum in the atmospheric boundary

layer over the polar ocean

Zusammenfassung

In diesem Beitrag werden relevante Prozesse in der polaren atmosphiirischen Grenzschicht beschrieben. Der Schwer-
punkt liegt dabei auf dem turbulenten Austausch, der fiir die Wechselwirkung zwischen Atmosphire. Meereis und
dem Ozean besonders wichtig 1st. Die Intensitit des Austausches hiingt von vielen Faktoren ab, wie zum Beispiel
vom Stromungsregime, von der Meereisbedeckung aber auch von der Richtung des Windes relativ zur Orientierung
der Packeisgrenze sowie vom Abstand emnes Ortes zum Packersrand. Besonders komplex sind die Wechselwirkungs-
prozesse tiber teilweise mit Meereis bedecktem Gebiet. Dort wird der Austausch auBer durch die starken Kontraste
zwischen Oberflichen- und Lufttemperatur auch durch den durch Schollenkanten verursachten Formwiderstand
beeinflusst. Dies wird anhand einer Parametrisierung von Transferkoeffizienten fir Impuls und Warme verdeutlicht,
die fir die Anwendung in Klima- und Wettervorhersagemodellen geeignet ist.

Summary

This contribution explains relevant processes m the polar atmosphenic boundary layer. The focus 1s on the turbu-
lent exchange. which is most important for the interaction between atmosphere, sea ice and ocean. This interaction
depends on different governing factors such as the flow regimes, the sea ice cover, wind direction relative to the
orientation of the pack ice edge and the distance of a location to the pack ice edge. The interaction processes are
especially complex over fractional sea ice cover. Over such regions the exchange is not only influenced by strong
contrasts between surface and air temperatures but also by form drag casued by floe edges. This is demonstrated by
explaining a parameterization of transfer coefficients for momentum and energy which is well suited for the applica-

tion in climate and weather prediction models..

1 Einleitung

Die Modellierung polarer Klimaverinderungen und insbe-
sondere des Riickgangs der arktischen Meereisbedeckung
erfordert eine realititsgetreue Wiedergabe von Wechsel-
wirkungen zwischen Atmosphiire. Ozean und Meereis.
Vorginge in der atmosphirischen Grenzschicht iiber den
polaren Ozeanen und die damit verbundenen Energie- und
Impulsfliisse gewinnen in diesem Zusammenhang eine
wichtige Bedeutung fiir das Klimageschehen. Die realitits-
getreue Beriicksichtigung von Grenzschichiprozessen ist
aber besonders in den Polargebieten schwierig. Dies liegt
an der oft sehr geringen Grenzschichidicke sowie an den
Einfliissen kleinskaliger Oberflicheninhomogenititen und
von Wolken. Alle drei Punkte spiclen fiir die Energie- und
Impulsiliisse eine wesentliche Rolle.

In diesem Beitrag werden die Besonderheiten der Grenz-
schichtvorginge und deren Auswirkungen auf die Energie-

und Impulsfliisse iiber den polaren Ozeanen verdeutlicht,
wobei der Schwerpunkt der Darstellung auf der nicht durch
Wolken dominierten Grenzschicht liegt.

Die relevanten Prozesse in der atmosphirischen Grenz-
schicht sind schematisch in Abbildung 7-1 dargestellt.
Zunichst kann man sie grob unterteilen in solche iber
den offenen. eisfreien polaren Ozeanen. iiber den mit
Packeis bedeckten Regionen und in Prozesse iiber der
Ubergangszone, der sogenannten Eisrandzone. Die mit
dieser Unterteilung einhergehende Grenzschichistruktur
spiegelt sich in den typischen. in Abbildung 7-1 skizzier-
ten vertikalen Temperaturprofilen wieder, die sowohl die
stabilen Bedingungen tiber dem Meereis als auch die oft
konvektiven Bedingungen iiber dem offenen Ozean ver-
deutlichen. Verinderungen dieser thermischen Schichtung
aufgrund von Anderungen der grobskaligen Zirkulations-
muster und des damit verbundenen Transports warmer
und feuchter Luftmassen tiber die eisbedeckien Ozeane
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Polare Grenzschichtprozesse
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Abb. 7-1: [llustration wichtiger Prozesse in der polaren Grenzschicht (aus: www.awi.de/forschung/klimawissenschaflen/meteo-

rologie-der-polargebiete html).

konnten fiir den im vergangenen Jahrzehnt beobachteten
und wiederum die Schichtung beeinflussenden Eisriick-
gang (PORTER et al. 2012) eine Schliisselrolle spielen.
Die starke Stabilitéit der arktischen oberflichennahen At-
mosphiire iiber Meereis und ihre déimpfende Wirkung auf
die turbulente vertikale Vermischung beecinflusst ferner
auch die sogenannie arktische Verstirkung. wonach die
arktischen Regionen von der globalen Erwirmung stirker
als andere Regionen betroffen sind (,.Lapse Rate”-Effekt,
siche zum Beispiel GRAVERSEN et al. 2014, PITHAN und
MAURITSEN 2014 ). Dies ist einer der Griinde. weswegen
cine realitiitsgetreue Wiedergabe turbulenter Fliisse von
Impuls, Warme und Feuchte und deren Schichtungsabhiin-
gigkeit (zum Beispiel GRACHEV et al. 2007) eine wichtige
Rolle fiir die Modellierung von Klimaprozessen in den Po-
larregionen spielt.

Die beschriebene Inhomogenitiit der Eisbedeckung und die
damit einhergehende Variabilitit der Oberfliichentempera-
tur und Rauigkeit auf einer horizontalen Skala von Metern
bis Kilometern verursacht Schwierigkeiten fiir die Model-
lierung. Denn die durch die Inhomogenitiit beeinflussten
Transporte von Energie und Impuls sind fir Klima- und
Wettervorhersagemodelle subskalig und daher mur durch
Parametrisierungen erfassbar. Ursachen fiir die Variabilitiit
der Rauigkeit sind vielfiltig. Beispielsweise entstehen bei
konvergenter Eisdrifi die sogenannien Presseisriicken (in
Abbildung 7-1 angedeutet). Ferner bilden sich kleine Rii-
cken an den Kanten von Schollen. wenn diese zusammen-
stofien. Dies beeinflusst in erster Linie den Impulstrans-
port. aber auch die Struktur der turbulenten Grenzschicht,
was sich wiederum auf den Wirmetransport zwischen At-
mosphiire und Meereis/Ozean auswirkL.

Im folgenden Kapitel 2 werden zuniichst die Struktur der
Grenzschicht sowie die wichtigsten. diese Struktur beein-
flussenden Faktoren erléutert. Zur Beschreibung des Ein-
flusses inhomogener Eisbedeckung auf die turbulenten

Fliisse wird als Beispiel in Kapitel 3 eine am Alfred-Wege-
ner-Institut entwickelte Parametrisierung oberflichennaher
Transferkoeffizienten fiir Impuls und Wirme dargestellt. In
Kapitel 4 folgt dann eine Beschreibung der Auswirkungen
der sich bei divergenter Eisdrift bildenden Eisrinnen auf die
atmosphiirische Grenzschicht.

2 Die Struktur der Grenzschicht iiber den polare Oze-
anen

Energic- und Impulsfliisse sind in der unteren Atmosphire
von der vertikalen Struktur der Grenzschicht abhiingig, die
iiber den polaren Ozeanen wesenilich durch die strahlungs-
bedingte Abkiihlung gepriigt wird. Diese fiihrt {iber dem
Meereis zu den schon erwihnten extrem flachen Grenz-
schichten, die nach oben hin durch starke Inversionen abge-
grenzi sind (siche Beispiele in Abbildung 7-2).

Oft liegen die Inversionen an der Oberfliche auf oder
sind selbst beim Vorhandensein mechanischer oder ther-
misch bedingter Durchmischung um nur 50 bis 200 m vom
Meereis abgehoben. Temperaturzunahmen um 10 Grad
innerhalb von 50 m Héhenunterschied sind hier keine Sel-
tenheit. Solch flache Grenzschichien (hier definiert als die
Luftschicht unterhalb der oberflichenniichsten Inversion)
treten iiber Meereis sowohl im Winter als auch im Som-
mer aufl. Oberflichennahe Wiirmefliisse sind dort in der
stabilen Grenzschicht nach unten gerichiet, sodass sie die
bei wolkenlosem Himmel aufiretende Abkiithlung des Eises
dimpfen. Gemessene Werte (zum Beispiel OVERLAND
al. 2000, ANDREAS et al. 2010) und Modellergebnisse zei-
gen, dass der Betrag der Fliisse im Bereich von 5 bis 30 Wm™
liegt.

Beziiglich der Turbulenzparametrisierung in stabiler
Umgebung iiber dem Meereis gab es einige Forischritte
in den vergangenen Jahren. So zeigten Mastmessungen
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Abb. 7-2: Gemessene Profile der potentiellen Temperatur in der polaren Grenzschicht.
Links: Dropsendendaten withrend enes Kaltluftausbruchs in der Framstralie im Mirz
1993 wihrend der Flugzeugkampagne REFLEX IT (HARTMANN et al. 1994). Die bei-
den linken Profile wurden tiber Meereis gemessen, die ibrigen Profile itber dem eisfrei-
en Ozean. Rechts: Radiosondendaten aus der inneren Arktis von August 2007 (KONIG-

LANGLO 2008).

wihrend einer mehr als einjahrigen Drift auf dem Meer-
eis der Beaufort See (Kampagne SHEBA., siche Unterka-
pitel 4), dass Stabilititsfunktionen zur Berechnung tur-
bulenter Fliisse an die speziellen Bedingungen, die sich
beispielsweise durch vergleichsweise geringe Rauigkeit
auszeichnen. anzupassen sind. Auch trat Turbulenz bei
Richardsonzahlen jenseits der eigentlich kritischen Zahl
hiufig aul (GRACHEV et al. 2007). was mit einigen der
bisher in Modellen benutzten Stabilititsfunktionen nicht
erfasst wird. Parametrisierungen turbulenter Fliisse iiber
Meereis, die auf den genannten Messungen inklusive
der von GRACHEYV et al. (2007) gefundenen Stabilitiits-

275 280
pot. Temp. (K)

funktionen beruhen, wurden von AND-
REAS et al. (2010) vorgeschlagen. Eine
in Klima- und Wettervorhersagemodel-
len anwendbare Bulk Parametrisierung
der Fliisse, bei der ebenfalls die GRA-
CHEV et al. (2007) Funktionen beriick-
sichtigt werden. wurde in GRYANIK
und LUPKES (2018) entwickelt.

Auber der oberflichennahen, strahlungs-
bedingten Abkiihlung gibl es vier weitere
wichtige. im folgenden beschriebene Fak-
toren, die fiir die Struktur der Grenzschicht
und damit auch fiir den vertikalen Verlauf
der turbulenten Fliisse relevant sind.

Der erste wichtige Faktor ist der Einfluss des Meereises und
seiner Eigenschaften wie Eisbedeckungsgrad. Eisdicke,
Schneeauflage und das Auftreten von Schmelztiimpeln. Es
lassen sich Regime mit unterschiedlicher Meereismorpho-
logie unterscheiden (Abbildung 7-3). die sich auf die Strah-
lungsfliisse und auf die turbulenten Fliisse von Wirme,
Feuchte und Impuls auswirken. Das Regime I findet man
iiber den Eisrandzonen in der Arktis. zum Beispiel in der
Framstrafe und Chukchi-See. wo teils frei driftende Schol-
len mit Durchmessern zwischen einigen Metern bis etwa
500 m auftreten. Derartige Bedingungen haben vor allem
fiir die Antarktis eine wichtige Bedeutung. da der eisbe-

Abb. 7-3: Oben links: Meereisregime [ mit Schollen in der Eisrandzone, Gebietsbreite etwa 100 m. Oben rechts: Regime 11, Zentrale Arktis
mit Rinnen und Schmelztiimpeln. Gebietsbreite etwa 300 m, Unten: Regime I11, Eisrinne, Breite etwa 200 m, Fotos: C. Lilpkes (oben links

und unten), S. Hendricks (oben rechts) (aus Liipkes et al. 2012).
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Abb. 7-4: Messungen der potentiellen Temperatur wihrend eines Kaltuftausbruches am 4.
Mérz 2013. Die Daten wurden mittels Dropsonden gewonnen, die vom Flugzeug Polar 5
wihrend eines Fluges lings 3° Ost iiber der nordlichen Framstralie abgeworfen wurden. Die
schraffierte Linie zeigt die Hohe der Grenzschicht (Wind von links nach rechts, Abbildung

aus TETZLAFF 2015).

deckte Ozean dort nach Norden hin offen und nicht von
Land umgeben ist, wodurch sich driftende Schollen leichter
voneinander entfernen. Regime II dominiert in der inne-
ren Arktis withrend der Sommermonate nach dem Einsel-
zen der Schmelzperiode. Es treten sowohl Schmelztiimpel
auf dem Eis auf (Durchmesser 1 bis 50 m) als auch eisfreie
oder teils ecisbedeckie Rinnen (auch durchgeschmolzene
Eistiimpel) mit Abstéinden zueinander dhnlich dem Durch-
messer der Rinnen und Tiimpel (siche LUPKES et al. 2012).
Regime 11 ist typisch fiir die innere Arkiis im Winter. Es
ist durch das isolierte Auftreten von zueinander weit ent-
fernten offenen oder mit diinnem Neueis bedeckien Rinnen
im Packeis gekennzeichnet. Die Oberflichenrauigkeit wird
hier besonders durch Eisriicken gepragt.

Die verschiedenen Eisregime beeinflussen die Oberflii-
chenalbedo und damit die Oberilichenenergicbilanz. Be-
sonders wichtig fiir die turbulenten Wiirmefliisse sind der
Eisbedeckungsgrad und die Eisdicke, denn beide wirken
sich auf die Oberfliichentemperatur aus. welche die ther-
mische Stabilitit der Grenzschicht wesentlich bestimmi.
Besonders im Winter hat das Auftreten von offenem Was-
ser enormen Einfluss, da dann die Temperaturunterschiede
zwischen Wasser und Luft bis zu 40 Kelvin betragen kon-
nen. Derartige Temperaturunierschiede bewirken siarke,
wenn auch flache Konveklion, die sich auf verschiedenen
Skalen je nach horizontaler Ausdehnung der offenen Was-
seroberflichen abspieli. Besonders schwierig ist dabei die
Erfassung von Konvektion iiber den sehr schmalen Eisrin-
nen (siche Kapitel 4). Die in den Eisregimen unierschiedli-
che Meereisrauigkeit wirkt sich auf die Impulsfliisse aus,
die tiber Meereis besonders wichtig sind, da sie nicht nur
die atmosphiirischen Prozesse. sondern auch die Meereis-
drift beeinflussen. Die wesentlichen EinflussgroBen sind
diesberiiglich die Eisriickenverteilung und die Schollen-
kantenverteilung, die unter anderem von der Eiskonzentra-

100

auf Satellitenbildern an der typischen
Formation von Wolkenstraben er-
kennbar sind (siche Beitrag ..Polare
Kaltluftausbriiche™ in diesem Hef1).
Im Bereich der Framstrafie zwischen
Gronland und Spitzbergen enistehen
sic zum Beispiel oft. wenn ein Tief-
druckgebiet dstlich an Spitzbergen
vorbei nach Norden zieht. Dies verursacht das Abfliefien
von iiber dem Packeis gebildeter Kaltluft westlich von
Spitzbergen iiber die eisfreie Framstrafie und Grénlandsee.

Die starken Kontraste zwischen der Lufttemperatur, der ab-
fliefenden Kaltluft und der Oberflichentemperatur des of-
fenen Ozeans bewirken fiihlbare Wirmefliisse von 200 bis
zu 400 Wm? iber einem sehr grofien Ozeangebiet. Die
Struktur der Grenzschicht wird davon entscheidend beein-
flusst. So steigt die Grenzschichtdicke von typischerweise
100 bis 300 m iiber dem Meereis an bis zu typischerweise
1000 m in einer Entfernung von 200 km vom Packeisrand.
Allerdings wurden in der Vergangenheil auch einzelne
Kaltluftausbriiche beobachtet. in denen die Grenzschicht
auf wesentlich gréBere Hohen anwuchs (BRUMMER 1997,

84

26 Marz 2013

Abb. 7-3: wihrend eines Kaltluftausbruches

Trajektorien
vom 26, Mirz 2013 iber der Framstrabe (MODIS, http:/
lance-modis.cosdis.nasa.gov/cgi-bin/imagery/realtime.cgi)
(Abbildung aus TetzlafT et al. 2014),
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Abb. 7-6: Vertikalschnitt der potentiellen Temperatur (°C) bei aufeisiger Strémung (im Bild
von links). Ergebnis einer Simulation mit dem mesoskaligen Modell METRAS. In rund
130 km geht die anfangs in Oberflichennihe stabile Schichtung in eine nahe neutrale Schich-

tung itber (Details i VIHMA et al. 2003).

TETZLAFF et al. 2014). Ein Beispiel hierfiir ist in Abbil-
dung 7-4 dargestellt. das die Entwicklung eines Kaltlufi-
ausbruches iiber dem Meereis und dem offenen Ozean der
FramstraBe zeigt. Ursache fiir die besonders hohe Grenz-
schicht in nur 200 km Abstand vom Packeis war in diesem
Jahr die ungewdhnliche Eissituation mit wenig Eis nordlich
von Spitzbergen (TETZLAFF et al. 2014). Ahnliche Bedin-
gungen herrschten Ende Mirz 2013 (Abbildung 7-5). Wei-
tere Aspekie polarer Kaltlufiausbriiche werden ausfiihrlich
in diesem Hefl von Gryschka (Kapitel 5) beschrieben.

Umgekehrt fithrt die Advektion von wiirmeren Luftmas-
sen aus den eisfreien Regionen (aufeisige Stromung) neben
der strahlungsbedingten Abkiihlung zur Stabilisierung
iiber der kalten Eisoberfliiche (zum Beispiel TISLER et
al. 2008). Wie bei Kaltluftausbriichen variiert die Grenz-
schichtstruktur auch bei der aufeisigen Strémung entlang
einer Trajektorie betriichtlich. Die advehierte, im Vergleich
zur Oberfliche warme Luft kiihlt sich bei Anniiherung an
die Eiskante ab, wodurch sich zuniichst eine stabile Grenz-
schicht mit nach unten ge-
richieien Wiirmefliissen um
bis zu 30 Wm? entwickelt.
Allerdings wird durch die
mechanische Durchmi-
schung iiber der Oberfliche
entlang der Strémung die
stabile Schichtung ober-
flichennah allméhlich ab-
gebaut. und es bildet sich
schlieBlich eine nahe neu-
trale oder auch schwach
stabile Schichtung mit ei-
ner in 100 bis 200 m Hohe
liegenden starken Inversion
aus. Ein solches Beispiel
zeigt Abbildung 7-6. Hier
wurde mit dem Hambur-

Kanten hin.

ger mesoskaligen Simulationsmodell
METRAS (SCHLUNZEN et al. 2012)
eine aufeisige Stromung iiber dem eis-
bedeckten Storfjord bei Spitzbergen
simuliert. Flugeugmessungen zeigen
eine gute Ubereinstimmung mit den
Modellergebnissen (VIHMA et al
2003), Man sieht in Abbildung 7-6 die
in Windrichtung stattfindende deut-
liche Abkiihlung der Grenzschicht
iiber dem Untergrund und die durch
die mechanische Durchmischung be-
wirkie Neutralisierung (vor allem am
150  nordlichen (rechten) Rand der Ab-
bildung). Damit kann man auch eine
dritte, eher indirekte Einflussgrofe
fiir die Grenzschichtstrukiur an ei-
nem festen Ort benennen. niimlich
dessen Abstand zum Packeisrand.

Der vierte wichtige Faktor sind Wol-
ken und Strahlungsprozesse (in diesem Heft von WEN-
DISCH und EHRLICH detailliert beschrieben). Vieles deu-
tet darauf hin, dass Wolken den beobachieten Riickgang
des arktischen Meereises beeinflussen (zum Beispiel POR-
TER et al. 2012) und damit auch die turbulenten Fliisse. da
sich durch den Meereisriickgang diec Oberflichentempera-
tur und schlieBlich die Stabilitit dndern. Unklar ist jedoch
noch immer. ob die Verinderung der Wolkenparameter
den Meereisriickgang arktisweil beschleunigt oder sogar
dampft.

Fiir die polare Grenzschicht wird der Wolkeneinfluss be-
sonders im Sommer deutlich. So entwickelt sich oft eine
strahlungsbedingte Abkiihlung an der Oberseite von Stra-
tusbew6lkung, Die absinkende kalie Luft 16st turbulente
Fluktuationen aus, die bis zur Meereis/Wasseroberfliche
reichen kénnen. Da die Obergrenze der Bewdlkung oft weit
oberhalb von 200 m liegt. kann die beschriebene Turbulenz
auch entsprechend michtigere durchmischte Schichten als
in Abbildung 7-2 gezeigt hervorrufen. Auchinden inneren,

isscholle

L

Schmelztiimpel

Abb. 7-7. Schematische Darstellung des Modells zur Berechnung von Formwiderstandskoeffizienten C,, ¢
bei nentraler Schichtung fiir die Eisregime I mit driftenden Schollen (oben) und IT mit Schmelztiimpeln
und Rinnen (unten). Die Pleile symbelisieren den Wind und weisen auf die ftr den Staudruck relevanten
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Abb. 7-8: Flugzengmessungen (HARTMANN et al. 1994, KOTTMEIER et al. 1994) und Parametrisierungen (rot) von Schollenlinge (13,)
und Meereisfreibord (hy) als Funktion der Eiskonzentration. Rechts: Schmelztiimpeldurchmesser abgeleitet aus Satellitenbeobachtungen

(blau) und Parametrisierung (rot) ( Darstellungen aus Liipkes et al. 2012).

mit Meereis bedeckien Regionen der Arktis treten dann
Grenzschichththen von bis zu 1000 m Héhe auf. Zuwei-
len bildet sich auch eine Zweischichtenstruktur der Grenz-
schicht, und zwar dann, wenn sich die an der Oberseite
der Wolken ausgeléste Turbulenz nicht bis zur Oberfléiche
erstreckt. So liegt dann unter der durch die Bewdlkung ge-
steuerten Schicht eine flache. von der Oberfliche gepriigte
Grenzschicht (Details in SHUPE et al. 2013). Deutlich sieht
man dies dann zum Beispiel an den Profilen der turbulen-
ten kinetischen Energie mit Maxima an der Oberfliche und
im oberen Bereich der Wolken.

Manchmal ist die iiber das Meereis advehierte Luftmasse
auch kilter als die Oberflicheniemperatur des Meereises.
In solchen Fillen wiirmt das Meereis die oberfliichennahe
Grenzschicht. wobei die schwachen Temperaturgegensitze
dann aber durch den Einfluss von Wolken iiberdeckt wer-
den kénnen (VIHMA et al. 2003).

Eine Zusammenfassung des Siandes der aktuellen For-
schung beziiglich des Wolkeneinflusses auf Grenzschichi-
prozesse iiber arktischem Meereis findet man bei VIHMA
et al. (2014).

2.1 Transferkoeffizienten fiir Energie und Impuls

Fiir die Wechselwirkung zwischen Atmosphiire und Eis/
Ozean sind die turbulenten Fliisse von Energie und Impuls
in den untersten Metern der Grenzschicht von entscheiden-
der Bedeutung. Unterschiedliche Messungen (zum Beispiel
GUEST und DAVIDSON 1987. HARTMANN et al. 1994,
MAI et al. 1996, GARBRECHT et al. 2002, SCHRODER
et al. 2003, ANDREAS et al. 2010) zeigen eine starke Vari-
abilitat der effektiven Transferkoeffizienten iiber den (par-
tiell) mit Meereis bedeckien Ozeanen. Typische Werte der
Impulstransferkoeffizienten liegen dort zwischen 0.8 x 107
und 5 x 107, In den meisien Modellen versucht man, diese
Variabilitit der effektiven Koeffizienten durch die Abhiin-
gigkeit von der Meereisbedeckung als alleinigem. die Meer-
cismorphologie beschreibenden Parameter zu erfassen.
Hierzu werden zunichst die Impulsfliisse getrennt {iber Eis
und Wasser berechnet, und anschlieffiend mit dem jeweili-
gen Flichenanteil des Eises oder Wassers gewichtet. Nimmt

man eine tiber die Gitterzelle konstante Windgeschwindig-
keit an. dann ergibt sich aus diesem Ansatz der effektive
Widerstandskoeffizient fiir neutrale Schichtung zu

Cdll = Cdn.\\'A + Cdll.i “'A)- (l]

wobei A der Eisbedeckungsgrad ist und die Indizes i und
w sich auf Eis und Wasser beziehen. Fiir die Widerstands-
koeffizienten C, ; bei neutraler Schichtung (im folgenden
als neutrale Widerstandskoeffizienten bezeichnet) werden
iiblicherweise aufl Messungen basierende konstante Werle
benutzt, wihrend man fiir C,,, entweder den Charnock-
Ansatz (CHARNOCK 1955) oder vergleichbare Ansitze
verwendel. so dass C,,,, eine Funktion der Windgeschwin-
digkeit ist. Nach Gleichung 1 hiingt C,, linear von A ab.
Flugzeugmessungen, die in den 1990er Jahren vom Al-
fred-Wegener-Institut in Bremerhaven iiber der Framsirabe
durchgefiihrt wurden, legen allerdings eher einen nichtline-
aren Zusammenhang zwischen C,, und A nahe (siche auch
Abbildung 7-9).

Ein Ziel zahlreicher Untersuchungen war es. sowohl die
nichtlineare Abhiingigkeit der Transferkoelfizienten von A
und die weitere Streuung der Messwerte durch die Varia-
bilitéit der Meereismorphologie ausgedriickt durch Parame-
ter wie Eisdicke, Eisriickenhthe. Schollengréfie und Form,
Schmelztiimpel- und Eisrinnengrofen zu erkliren. Begin-
nend mil der Auswerlung der erwihnten Flugzeugdaten
durch MAT et al. (1996) und HARTMANN et al. (1994) so-
wie ausgehend von Arbeiten von HANSSEN-BAUER und
GJESSING (1988) und von STOSSEL und CLAUSSEN
(1993) entstand schlieBlich eine neue, im Folgenden beschrie-
bene Parametrisierung der Transferkoeffizienten (LUPKES
etal. 2012, 2013, LUPKES und GRYANIK 2015, 2015b). die
in Klima- und Wettervorhersagemodellen anwendbar ist.

Die Grundidee dieser Parametrisierung besteht in der An-
nahme, dass sich der Gesamtwiderstand einer eisbedeckten
Fliche aus dem Oberflichenwiderstand und dem Formwi-
derstand auf die Kanten von Eisschollen zusammensetzL,
sodass Gleichung 1 um einen Transferkoeffizienten C,,  zu
erginzen ist, der den durch den Formwiderstand hervorge-
rufenen Transport beschreibt.
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Damit ergibt sich
Cch:= Cdn.w (I_A} + Cdn.i A+ Cclll.f‘ (2)

Die Entwicklung einer Parametrisierung fiir C,,  erfolgie
in zwei Schritten. Im ersten Schritt wurden eine verein-
fachte Geometrie von Schmelztiimpeln. Rinnen und Eis-
schollen angenommen (siche Abbildung 7-7) und anstelle
der Grébenverteilung nur die mittleren Durchmesser von
Schollen und Tiimpeln/Rinnen betrachtet. wobei sich der
Mittelwert dann auf das Gebiet einer ty pischen Modellgit-
terzelle bezieht. Unter weiteren einschrinkenden Voraus-
setzungen liisst sich dann der Staudruck auf Schollen- be-
ziehungsweise Tiimpelkanten fir die Regime [ und II (im
Weiteren mit " gekennzeichnet) berechnen. Es ergeben sich
die folgenden Parametrisierungsgleichungen (siche LUP-
KES et al. 2012):

Conr = (€/2) [In(hy /z,) / In(10/z))* S2 (hy/D,) A
REGIME I (3a)

Cane'= (€.72) [ In(hy, /z5) / In(10/z;) | S.* (hy/D) (1-A)
REGIME II (3b)

In diesen fiir 10 m Hohe giiltigen Beziechungen sind h; und
h, das mittlere Schollen- beziehungsweise Schmelztiimpel-
freibord (Distanz zwischen Eisoberseite und Wasserfliiche)
und D, sowie D, die mitileren Kantenliingen der quadra-
tisch angenommenen Schollen und Tiimpel beziehungs-
weise Rinnen. S, und S' sind Abschattungsfunktionen. c,
sowie ¢, sind von der Geometrie der Schollen beziehungs-
weise der Tumpel abhiangige Koeffizienten und z, ist eine
fiir ein Eis/Wassergemisch charakieristische Rauigkeits-
léinge (siehe hierzu LUPKES und GRYANIK 2015).

Aus den Gleichungen 3a und 3b folgt das wichtige Ergebnis.
dass sich die Widerstandskoeffizienten C,, und C,, ' fiir die
beiden Eisregime im allgemeinen voneinander unterschei-
den und zwar vor allem auch in der Abhiingigkeit von A.
Hierbei ist die Eisbedeckung im Falle des Auftretens von
Schmelztiimpeln als die eisbedeckie Fliche abziiglich der
Tiimpelfliche definiert. Die Unterschiede in der Abhingig-
keit von A liegen an der unterschiedlichen angenommenen
Geometrie (quadratische Schollen umgeben von Wasser bei
Regime I und quadratische Tiimpel umgeben von Eis bei
Regime 1),

Die Gleichungen 3a und 3b mit 2 lassen sich als Parametri-
sierung verwenden, wenn Grofien wie hy. h, und D, gegeben
sind. LUPKES et al. (2012) zeigen, dass sich der gesamte
aus Messungen bekannte Bereich der Widerstandskoef-
fizienten durch die Variabilitit dieser Parameter iiber die
Gleichungen 3a und 3b erkliren lisst. Allerdings sind im
Allgemeinen nicht alle Parameter in Klima- und Wetter-
vorhersagemodellen verfiigbar. Dies gilt vor allem fir die
Durchmesser von Schollen und Schmelztiimpeln, withrend
sich zum Beispiel das Freibord von Eisschollen by iiber
die Eisdicke parametrisicren lisst. dic bei Kopplung des
Atmosphare-Ozean-Modells mit einem Eismodell vorliegt.

Aber auch in diesem Fall sind weitere Annahmen notwen-
dig zum Beispiel beziiglich der mittleren Kantenhéhe an
den Schollenrindern, wo sich durch Zusammenstofie mit
anderen Schollen Riicken bilden kénnen. Ziel der weiteren
Entwicklung und damit des zweiten Parametrisierungs-
schrittes war es daher. die Morphologiegrofen durch die
im Allgemeinen in Klimamodellen bekannte Eisbedeckung
7u parametrisieren, Dies gelang fiir die Eisrandzone auf
der Basis von Flugzeugdaten der Meereistopographie (sie-
he auch MALI et al. 1996) und fiir dic innere Arktis durch
Analyse von hochaufgelosten Satellitenbeobachtungen von
Schmelztiimpeln. Die Abbildung 7-8 zeigt die Messungen
im Vergleich mit den gewiihlten Parametrisierungen dieser
Graben. Nach Verwendung dieser Parametrisierungen in
den Gleichungen 3a und 3b sowie nach einigen weiteren
Annahmen beziiglich der iibrigen Parameter gelang die
Ableitung der einfachen Formulierung

Ct!n_[_: Cc A (l_A) B H] (4)
die sich fiir beide Regime nur in den Werten der Parame-

ter C, und p unterscheidet. nicht aber in der Abhiingigkeit
von A,

3 -

1 I | ! 1 I | 1 | L

0O 02 04 06 08 1.0
Meereisbedeckungsgrad

Abb. 7-9: Neutrale Widerstandskoeffizienten in 10 m Hohe (C,,,0)
aus Messungen (Symbole) und Parametrisierungen (Linien) (gil-
tig fir eine Windgeschwindigkeit von 5 m/s). Messungen in der
inneren Arktis (rote Kreise; ANDREAS et al. 2010) und iiber
der Eisrandzone (blaue Kreise: HARTMANN et al. 1994, MALI
et al. 1996). Neue Parametrisierung filr die innere Arktis (rote
Linie) und fir die Fisrandzone (blaue Linie). Braune Linie; von
NGUYEN et al. (2011) fur das MITgem-Modell (MARSHALL
et al. 1997) vorgeschlagene Parametrisierung. Schwarz gepunk-
tet: im CAMS-Modell (NEALE et al. 2010) benutzte Parametri-
sierung. Griin: bisher im ECHAMG-Modell (GIORGETTA et al.
2012) benutzte Parametrisierung (aus LUPKES et al. 2015b).
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Abb. 7-10; Mit unterschiedlichen Parametrisierungen berechnete neutrale WiderstandskoelTizienten (C,, x10%) in der Arktis fiir eine Hohe
von 10 m (Mittel tiber achttiagige Episode im Juni 2004). Die Werte des neuen Verfahrens (links) weisen grofie Unterschiede zu den in den
Klimamodellen ECHAM®6, CAMS sowie MITegem (mit Parametern nach NGUYEN et al. 2011) benutzten Parametrisierungen auf (Abbil-

dung aus LUPKES et al. 2013).

Abbildung 7-9 zeigt Messergebnisse sowie Ergebnisse der
Gleichung 2. in der typische Werte fiir C,,,,, und C,, , firdie
Eisrandzone und die sommerliche Arktis benutzt wurden.
Fiir den Formwiderstandskoeffizienten wurde Gleichung
4 mit entsprechenden Werlen fiir C, und p (Eisrandzone:
C.=37x 10% B = 14; innere Arktis: C, =22 x 10% B = L1)
benutzt. Auferdem sind Ergebnisse von bisher im Klima-
modell ECHAMS6 (GIORGETTA et al. 2012) und einigen
anderen Modellen benuizten Parametrisierungen darge-
stellt. Offenbar gelingt es. mit den neuen Parametrisierun-
gen die Abhiingigkeit von der Eisbedeckung realistischer
zu beschreiben. Durch eine Sensitivitidtsstudie konnte ge-
zeigt werden. dass in der Eisrandzone der Anstieg der Wi-
derstandskoeffizienten mit zunehmender Eisbedeckung bis
zum Erreichen eines Maximums durch die Zunahme von
Kanten pro Fliche bei steigender Eisbedeckung erklirbar
ist. Die Verringerung der C, -Werte ab etwa A>04-0.5
liegt sowohl an der gegenseitigen Windabschattung von
Schollen als auch an der Abnahme der Anzahl von Kan-
ten pro Fliche bei weiter zunehmender Eisbedeckung. da
gleichzeitig auch der mittlere Durchmesser von Schollen
wichst. Im Fall von Schmelztiimpeln ist dies umgekehrt.
Bei hoher Eisbedeckung befinden sich im allgemeinen
Schmelztitmpel noch im Anfangsstadium und sind daher
noch klein, sodass die Kantenliinge pro Fliche gering ist
und Widerstandskoeffizienten niedriger sind als bei gerin-
gerer Eisbedeckung. Bei weilerem Riickgang von A (ab
ctwa 40 bis 60 % Eisbedeckung) geht die Kantenliinge pro
Fliche wieder zuriick und entsprechend auch C,,. Die in
Abbildung 7-9 dargestellten Kurven gelten nur fiir die in
Abbildung 7-8 dargestellten Parametrisierungen (rote Kur-
ven) der Eisparameter. LUPKES et al. (2012) zeigen. dass
entsprechend der Gleichungen 3a und 3b im Einzelfall auch
Verlaufe moglich sind. die von einem parabelférmigen Ver-
lauf stark abweichen.

Da die Widerstandskoeffizienten in der neuen Parametri-
sierung als Funktion der Meereis- und Schmelztiimpelbe-
deckung bestimmbar sind, lassen sie sich auch arktisweit
unter Zuhilfenahme von Fernerkundungsdaten dieser Gro-
fien berechnen, Ergebnisse sind in Abbildung 7-10 fiir eine
Episode im Juni 2004 dargestellt. Danach sind die Wider-
standskoeffizienten bei Anwendung des neuen Verfahrens
entsprechend der nichtlinearen Abhédngigkeit von der Eis-

und Schmelztiitmpelbedeckung inhomogen iiber die Arktis
verteilt. Die hachsten Werle ergeben sich in den Randbe-
reichen der Arktis (siidlich 80°N) wie zum Beispiel iiber
der Beaufort See. Die mit den iibrigen Parametrisierungen
erzielten Verteilungsmuster der Widerstandskoeffizienten
unterscheiden sich davon.

Die hier dargestellie Parametrisierung der Widerstandsko-
effizienten wurde in einem Eis/Ozeanmodell von TSAMA-
DOS (2014) in modifizierter Form angewendel. Es zeigte
sich, dass damit Verbesserungen bei der Modellierung der
arktischen Eisbedeckung erzielt wurden.

3 Stabilitiitsabhiingige Formulierung des Formwider-
standes von Meereis

Die oben beschricbenen Gleichungen fiir den Formwi-
derstandskoeffizienten gelten nur fiir thermisch neutrale
Schichtung. Da jedoch in den Polarregionen oftmals iiber
Meereis stark stabile und tiber offenem Wasser stark in-
stabile Schichtungen auftreten, miissen die Formwider-
standsparametrisierungen auch fiir nichineutrale Bedin-
gungen formuliert werden:

LUPKES und GRYANIK (2015) zeigen, dass sich der
Formwiderstandskoeffizient als

Cd_[ = C"d.n.l' l Bw (I'A) i gm,i A I (5)

darstellen lisst. wobel g, und g,,; Stabilititsfunktionen
sind. Diese hingen in komplexer Weise von Schichtungs-
parametern ab. Insbesondere treten Iniegrale auf, die sich
nicht analytisch lésen lassen. Es konnte aber gezeigt wer-
den, dass sich g, und g, ; fiir die tvpischen Stabilitits-
verhiiltnisse iiber Meereis durch die iiblicherweise in Mo-
dellen benutzten Stabilitidtsfunktionen £ ; und £, . die das
Flussberechnungskonzept nach LOUIS (1979) anwenden,
mit ausreichender Genauigkeit ersetzen lassen. Damit er-
hilt man

CyfCar = £, 1-A)+1, . A. (6)

mw m,i

Die Schichtungskorrekturfunktion C;/C,, ; ist in Abbil-
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dung 7-11 fir unterschiedliche Eiskonzentrationen als
Funktion der typischerweise bei winterlichen Bedingungen
iiber dem polaren Meereis zu erwartenden Schichtungsver-
hiiltnisse (Bulk-Richardson-Zahl) dargestellt.

Die groBfen Abweichungen des Quotienten C,/Cy, ; vom
Wert 1 sowie die Unterschiede zwischen den Kurven ver-
deutlichen den starken Einfluss der thermischen Schich-
tung sowohl iiber Eis als auch iiber offenem Wasser auf
den Formwiderstand. Die Graphik zeigt. dass bei grofer
Eisbedeckung (A =078) der Formwiderstandskoeffizient
durch die im Winter stark stabile Schichtung iiber dem Eis
(Ri,; > 0) abgeschwiicht wird. wiihrend bei kleiner Eisbe-
deckung (A = 0.2) labile Schichtung iiber offenem Wasser
(Ri,,, <0) zu einer Erhéhung des Formwiderstandes fiihrt.
Aber auch im Sommer ergibt sich noch ein grofier Einfluss
der thermischen Schichtung (LUPKES et al. 2015).

Addiert man zum Formwiderstand die Oberflichenwider-
stinde. dann ergibt sich fiir den Gesamtwiderstandskoef-
fizienten

Cd = Cihl.t\' ful..\.t' (‘l“A) + CdJLI f

A+ Cdu.l’ irm.w (1-A) + ‘{m.j Al
(7

In der am weitesten vereinfachten Variante der Parametri-
sicrung wird fiir C,,; Gleichung 4 verwendet.

Die hier nicht niher dargestellte Auswertung von Glei-
chung 7 zeigt. dass der Wert der Eisbedeckung, fiir den C,
maximal wird (und damit auch der Impulstransport von der
Atmosphiire zum Meereis). von der Schichtung abhingt.
So kann das Maximum bei Eiskonzentrationen zwischen
20 und 80 % auftreten. In einem gedinderten Klima mit ge-
dnderten atmosphirischen und Meereisbedingungen kann
sich daher auch der aimosphiirische Antrieb der Meereis-
drift stark dndern.

Abschliefend sei erwihnt, dass aufgrund der Beeinflus-
sung oberflichennaher Turbulenz durch Schollen- und
Schmelztiimpelkanten davon auszugehen ist, dass auch die
Wirmetransferkoeffizienten beeinflusst werden. Eine ent-
sprechende Parametrisierung findet man in LUPKES und
GRYANIK (2015). Dort wird ein zusiltzlicher. den Effekt
von Kanten auf den turbulenten Wiirmefluss beschreibender
Term in die Gleichung fiir den Wirmefluss eingefiihrt. Der
entsprechende Transferkoeffizient fiir Warme C, ;= G, 1} ¢
wird als Funktion des Formwiderstandskoeffizienten C,, ;
und einer von der thermischen Schichtung abhingigen Kor-
rekturfunktion f, formuliert.

4 Der Einfluss von Eisrinnen auf Grenzschichtprozesse

Eine besondere Herausforderung fiir Klima- und Wetter-
vorhersagemodelle stellen die sogenannien Eisrinnen dar.
Hierbei handelt es sich um kanalartige Offnungen im Meer-
eis, deren charakteristische Breite zwischen einigen Metern
und einigen Kilometern liegt und deren Linge sowie die

Abstinde zueinander bis zu 100 Kilometern und mehr be-
tragen konnen. Diese Zahlen basieren sowohl auf eigenen
Beo-bachtungen wihrend Schiffs- und Flugzeugkampagnen
des Alfred-Wegener-Instituts als auch auf satellitengestiitzten
Beobachtungen (zum Beispiel MARQ und WEISS 2012).
Die Rinnenbedeckungsgrade (Rinnenfliche pro 100 km® Ge-
samifliche) schwanken zwischen 0 und 1.5 % in der inneren
Arktis und bis zu 6 % in den Randzonen (WERNECKE und
KALESCHKE 2015). Der grobe Kontrast zwischen der Lufi-
temperatur und der Oberflichentemperatur der Rinnen be-
wirkt im Winter Wirmetliisse bis zu mehreren Hundert Watt
pro Quadratmeter in den sich iiber und leewidrts der Rinnen
rauchfahnenartig entwickelnden konvektiven Plumes (AN-
DREAS und CASH 1999, LUPKES et al. 2008b). Bei Lufi-
temperaturen unterhalb von etwa -10°C sind diese Plumes
schon aus weiter Entfernung durch den sich entwickelnden
Seerauch erkennbar, der oft in flache Cumulusbewdlkung
iibergeht.

Die Schwierigkeit fiir die Modellierung besteht darin. dass die
konvektiven Strukturen entsprechend der Rinnengeometrie
sehr kleinskalig und daher selbst fiir regionale Klimamodelle
subskalig sind und parametrisiert werden miissen. Dies ge-
schieht normalerweise tiber das beschriebene Verfahren der
Flussmittelung (CLAUSSEN 1991). wonach die turbulenten
Fliisse iiber den jeweiligen Flichenanteilen (offenes Wasser
und eisbedeckt) voneinander getrennt berechnet werden und
nicht etwa unter Annahme einer iiber die Gitterzelle gemittel-
ten Eiskonzentration. Bei den bis jetzt gebriuchlichen Metho-
den wird dieses Verfahren allerdings nur fiir die Oberflichen-
fliisse angewendet. Dariiber wird innerhalb einer Gitterzelle
horizontale Homogenitéit aller Variablen vorausgesetzt, was
der Annahme einer instantanen horizontalen Vermischung
gleichkommit, sodass beispielsweise Charakteristika von Plu-
mes und deren Auswirkungen nicht erfassbar sind.

Innerhalb einer Gitterzelle entspricht das Verfahren der Be-
rechnung von Fliissen in Klimamodellen somit der Flussbe-
rechnung in eindimensionalen Boxmodellen, Die Anwendung
eines solchen Boxmodells gekoppelt mit einem vertikal hoch-
alufgclﬁslen ~ Meer- 20
eismodell {LUPKES [ higa A0.8
et al. 2008a) zeigte,

dass sich die oberfla- 1.5 -\M?s_
chennahe  Gleichge- !
wichisluftiemperatur
um bis zu 3.5 K in-
dern kann, wenn sich
die Eisbedeckung nur 05 [
um 1 % andert. Die- [
ser Wert gilt fiir wol- Ir
kint‘rcw Verhiltnisse ‘?0_2 e
wihrend der Polar- Ri

nacht fiir die polaren '
Ozeanregionen. die
7u mindestens 95 %
mit Meereis bedeckt
sind, das heifit fiir die
innere Arktis.

Riy ,,=-0.05

Riy, ,=-0.05

Abb. 7-11: Stabilititskorrektur fiir den
Formwiderstandskoeffizienten (Glei-
chung 6) als Funktion der thermischen
Schichtung (Richardson-Zahl Gber Eis
Ri,,; und iiber Wasser Ri,,) fiir winter-
liche Bedingungen.
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Abb. 7-12: Ilustration von Prozessen tiber Eisrinnen. Die gelben ovalen Kreise symbolisieren konvektive um die Konvektion im ge-
Wirbel, die die Bildung einer internen Grenzschicht (Bereich der Warmluftfahne) iiber und im Lee einer  samten Plumebereich aus-

Rinne bewirken. Die roten Pfeile symbolisieren Wirmetliisse.

Das Modellergebnis zeigie ferner. dass sich der iiber den
Rinnen nach oben gerichtete Wirmefluss in der oberfld-
chennahen Schicht mit aufgrund der abkiihlenden Wirkung
des Meereises nach unten gerichteten turbulenten Wirme-
fliissen im Umfeld der Rinne im Flichenmittel ausgleicht.
Dieser Befund bestitigt eine Analyse von Messungen
(OVERLAND et al. 2000) wiihrend der Kampagne SHE-
BA (UTTAL et al. 2002). Dabei wurde der Wirmefluss
zwischen Dezember 1997 und Februar 1998 sowie die Luft-
temperatur im Umfeld von Rinnen iiber dem Eis der Beau-
fortsee gemessen und der Wirmefluss iiber den Rinnen aus
satellitengestiitzten Messungen der Oberfliichentemperatur
sowie der Rinnen- und Eisbedeckung abgeschitzt. Auch
hier ergab sich. dass der iiber das betrachtete Gebiet gemit-
telte Gesamtwirmefluss nahe Null lag. Dies bedeutet, dass
zwar der miitlere fiihlbare Wirmefluss iiber einem Meereis-
gebiet annihernd verschwinden kann, und dennoch — wie
das beschriebene Modellergebnis zeigt — ein starker lokaler
Einfluss der Rinnen auf die Lufttemperatur besteht, Es be-
deutet auch. dass die aus den Rinnen entweichende Wirme
nicht nur die Atmosphiire sondern auch die Oberflichentem-
peratur des umge-
benden Meereises

Turbulente Vermischung

AT ;'-\_.-\— - —

Stabilisierung

und BURK 1992), Unter
Benutzung des LES-Mo-
dells PALM (RAASCH
und SCHROTER 2001)
fanden WEINBRECHT
und RAASCH (2001),
dass bei schmalen Rinnen
mif einer Breite um 200 m
Gitterweiten von weniger
als 2 m notwendig sind.

reichend aufzulasen. LES-

Modelle bendtigen einen
enormen Rechenaufwand. sodass auch die zukiinftige
Entwicklung von Parametrisierungen der iiber den Rin-
nen auftretenden Prozesse wichtig ist. Diesbeziigliche
Fortschritte erzielten ANDREAS und CASH (1999) im
Hinblick auf die oberflichennahen turbulenten Flisse.
Sie zeigten. basierend auf Messungen im Lee und Luv
von Rinnen, dass iiber Rinnen mit einer Breite kleiner
als 100 m die Wirmetransferkoeffizienten (skaliert mit
der Obukhov-Linge) mit kleiner werdender Breite stark
zunehmen. Sie erklirten die Zunahme mit dem Uber-
gang von [reier Konvektion iiber breiteren Rinnen zu
erzwungener Konvektion tiber den schmalen Rinnen,
Dieser Befund, der nur fiir relativ schimale Rinnen gilt
(bis circa 300 m Breite) und dem in den meisten gegen-
wirtigen Klimamodellen nicht Rechnung getragen wird.
kénnte aber fiir Klimaprozesse eine grobe Bedeutung
haben (MARQ and WEISS et al. 2012),

LUPKES et al. (2008b) untersuchten die Auswirkung
konvektiver Prozesse tiber Rinnen auf die polare Grenz-
schicht (siche Illustration in Abbildung 7-12). wobei wie-

; ° lat : ;
beeinflussen  kanmn. i MODEQ: und IR-scanner -24

was sich wiederum
auf die Fliisse aus-
wirkt. Dies zeigl,
dass es wichtig ist.
turbulente  Fliisse
beziehungsweise
Konvektion  iiber
Rinnen und die ver-
bundenen Wechsel-
wirkungsmechanis-
men auch im Detail
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Abb. 7-13: Links: Gemessene Oberflachentemperatur (zusammengesetzt aus Flugzeugmessungen mit einem IR-
Scanner und Satelhtendaten (MODIS, http:/freverb.echo.nasa.gov) im Umfeld emer mit diimnem Meereis be-
deckten Eisrinne iiber der FramstraBe. Rechts: Gemessene Oberflichentemperatur und Lufttemperatur entlang
emes Flugweges in 35 m Hohe, der emne Rinne lings der Windrichtung iiberquert (Wind von links nach rechts)
(Abbildung aus TETZLAFF et al. 2015).
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derum das LES-Modell PALM :
angewendet wurde. Basierend N
auf den LES-Ergebnissen ge- 140 i
lang eine Turbulenzparame-
trisierung, mit der sich die
entwickelnden Plumes mit ho-
rizontalen Gitterweiten um 100
bis 200 m (Rinnenbreite 1 bis
2 km) auch mit einem die grofien 80
Wirbel nicht auflésenden Modell

bei rinnensenkrechter Anstro-

mung simulieren lassen. Zum
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Héhe (m)
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Test der neuen Parametrisierung 29
im Vergleich zur detaillierten
Simulation mit PALM wurde
von LUPKES et al. (2008b) das
mesoskalige Modell METRAS
(SCHLUNZEN et al. 2012) be-
nutzt. Es zeigle sich. dass sich
damit sowohl speziclle Details des mittleren Tempera-
tur- und Windfeldes als auch die turbulenten Fliisse und
das Anwachsen und Abklingen der internen konvektiven
Grenzschicht iiber und im Lee von Rinnen hinreichend
genau simulieren lassen, um Schliisse beziiglich der
Auswirkung von Rinnen auf die Grenzschicht fiir die
angegebenen Bedingungen ziehen zu kénnen, Die neue
nichtlokale SchlieBhung beriicksichtigl erstmals explizit
horizontale Inhomogenitit der turbulenten Fliisse. Die-
se gilt bisher nur fiir eine spezielle Rinnengeometrie.
Dennoch kann sie als eines von wenigen Beispielen fiir
Schliebungen in zukiinftigen Modellen angesehen wer-
den, in denen Turbulenz teilweise durch das numerische
Gitter aufgeldst wird.

5

Wiihrend in den vergangenen Jahren vor allem Fortschritie
bei der Modellierung erzielt wurden. gibt es nur wenige
Messungen, die direkt iiber Rinnen durchgefiihrt wurden.
Dies liegt an der schweren Erreich-

5 10 15
Distanz (km)

Abb. 7-14; Betrag des Horizontalwindes (Flugzeugmessungen) im Bereich einer Eisrinne (Rin-
nenposition etwa zwischen -2 km und +1 km, Windrichtung von links nach rechts. Die schrathier-
te Linie gibt die aus Temperaturmessungen abgeleitete Hohe der internen Grenzschicht an. Die
schwarzen geneigten Linien markieren den Flugweg.

rem auch die turbulenten Fliisse von Wirme und Impuls
mittels der Eddy-Covariance-Methode ableiten lassen.

Beispiele der Messergebnisse (TETZLAFF et al. 2015)
sind in den Abbildungen 7-13 bis 7-15 dargestellt. Man
sicht in Abbildung 7-13 zuniichst die auf Daten des Satel-
liten MODIS und eigenen Infrarotmessungen beruhende
Oberflichentemperatur im Bereich einer Rinne. In die-
sem Beispiel hat die Rinne eine Oberflichentemperatur
von circa -17°C und das umgebende Packeis wie auch
die oberflichennahe Lufttemperatur eine Temperatur um
circa -26°C. Das bedeutet. dass die Rinne mit diinnem
Meereis bedeckt ist, sich aber aufgrund des immer noch
vorhandenen Temperaturunterschiedes Konvektion entwi-
ckelt. Dies zeigt zum Beispiel der Temperaturverlauf lings
eines Horizontalfluges in 35 m Héhe quer zur Rinne und
parallel zur Windrichtung (Abbildung 7-13). Deutlich ist
die Erwdrmung um rund 1 K im Lee der Rinne erkennbar,

barkeit von Rinnen im Packeis. 150 |
aber auch daran. dass dic Rinnen a
oft eine diinne Eisbedeckung auf- R
weisen, die weder die Errichtung

cines Messmastes noch den Einsatz 100
eines Bootes zulassen, von dem
aus gemessen werden konnte. Fort-
schritte wurden daher durch flug- 50
gestiitzte Messungen erzielt und

zwar besonders im Rahmen der

Kampagne STABLE 2013 (Spring

Time Arctic Boundary Laver Ex- 0
periment). bei der das Polarflug-
zeug Polar 5 des Alfred-Wegener-
Institutes iiber Rinnen im Packeis
der arktischen nérdlichen Fram-
strabbe eingesetzt wurde. Es erfolg-
ten hochfrequente Messungen von
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Abb. 7-15: Oben: Aus Messungen des AWI-Flugzeuges Polar 5 abgeleitete turbulente Wirme-

Wind, Feuchte und Temperatur. aus  flgsse (Symbole) im Umfeld einer Eisrinne. Die durchgezogenen Linien dienen nur der Ver-
denen sich neben den mittleren me-  deutlichung. Unten: Oberflidchentemperatur und Positionen der entsprechenden Vertikalprofile
teorologischen GroBen unter ande- (Abbildung aus TETZLAFF etal. 2015).
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die noch weiter leewiirts aufgrund der Durchmischung in
der Grenzschicht und Abkithlung am Boden wieder zu-
riickgeht. Durch die begleitenden Turbulenzmessungen
(Details in TETZLAFF et al. 2015) konnte gezeigt wer-
den, dass die Ursache fiir die Erwiirmung nicht nur in den
erhéhten Oberflichenfliissen zu suchen ist, sondern auch
mit der Wechselwirkung des konvektiven Plumes (Warm-
luftfahne) mit der stabil geschichteten Umgebungsluft in
der capping inversion zusammenhiingt (vertikales En-
trainment warmer Luft).

Wie stark der Plume auch das Windfeld beeinflusst. ist in
Abbildung 7-14 zu sehen. Man sieht. dass die hiufig zum
Beispiel wegen Tragheitsschwingungen auftretenden Low-
Level-Jets in der Grenzschicht im Bereich des Plumes auf-
geldst wurden. um sich weiter im Lee erneut zu bilden. Ein
sehr dhnliches Bild ergab sich auch bei einem anderen un-
tersuchten Fall.

Der Einfluss von Rinnen auf die turbulenten Wirmefliis-
se ist in Abbildung 7-15 anhand gemessener vertikaler
Wirmeflussprofile in unterschiedlichem Abstand zu einer
Rinne zu sehen. Wihrend das Profil am leewiirtigen Rand
der Rinne im voll entwickelten Plume den erwarteten li-
nearen Abfall mit der Héhe zeigt. sind die anderen Profile
nichtlinear. da dic Messungen teils unterhalb und teils in
der sich entwickelnden Warmluftfahne erfolgten.

Diese Ergebnisse zeigen einmal mehr, dass sehr kleinskali-
ge Prozesse. die mit derzeitigen Klimamodellen nicht auf-
lasbar sind. eine wichtige Rolle fiir die turbulenten Prozesse
und damit auch fiir die Energiebilanz der atmosphiirischen
Grenzschicht spiclen kénnen. Ahnlich wichtig wie die Pro-
zesse iiber Eisrinnen kdnnen auch Prozesse iiber (kiisten-
nahen) Polynyas sein (siche Beitrag 6 in diesem Hef1).

5 Zusammenfassung und Ausblick

In den vergangenen Jahrzehnten konnte unser Wissen tiber
Prozesse in der polaren atmosphirischen Grenzschicht
sowohl durch Modellstudien als auch durch Messungen
erweitert werden. Dies betriffi sowohl das qualitative Ver-
stindnis der Prozesse wie die Wechselwirkung zwischen
Atmosphiire und Meereis im Bereich von Eisrinnen als
auch die Vermehrung unseres Datenmaterials, das zur Mo-
dellvalidierung zur Verfiigung steht. Allerdings ist die Da-
tenlage fiir die verschiedenen betrachieten Regionen unter-
schiedlich. Entsprechend der leichteren Erreichbarkeit des
Eisrandbereiches liegen in dieser Region die meisten Mes-
sungen vor. Diese beziehen sich aufl atmosphiirische Pro-
zesse inklusive turbulenter Gréhen (siche auch Beitrag von
GRYSCHKA in diesem Heft). Im Innern der Polargebiete
gibt es dagegen noch immer sehr wenige Messpunkte und
unsere Kenntnis stiitzt sich meist auf wenige an Eisdrifista-
tionen durchgefiihrte oder schiffsgebundene Messungen.

Trotz der auf den ersten Blick im Vergleich zu Verhiilt-
nissen iiber Land einfachen Struktur des Untergrundes

spielen sich bei genauerer Betrachtung auch in der po-
laren Grenzschicht komplexe Wechselwirkungen zwi-
schen Meereis, Ozean und Atmosphiire ab. die sich auf
die turbulenten Fliisse auswirken. Dominierende Ein-
flussfaktoren sind die grobskalige Windrichiung, die
Position relativ zum Packeisrand. der Eisbedeckungs-
grad und Eisoberflicheneigenschaften sowie Wolken-
und Strahlungseigenschafien. Letztere koénnen sich
direkt auf die turbulenten Fliisse auswirken. indem
beispielsweise Wolken auf der Oberseite abkiihlen und
dadurch konvektive Umsetzungen ausldsen. Indireki
wirken sich Wolken- und Strahlungsprozesse auch auf
die Grenzschichthéhe aus. welche wiederum einen do-
minierenden Einfluss auf den Verlauf der turbulenten
Fliisse mit der Hohe hat.

Fortschritte ergaben sich bei der Parametrisierung des
turbulenten Impuls- und Wirmetransports iiber inho-
mogener Meereisbedeckung. So wurden neue Parametri-
sierungen des Einflusses der Eisoberflichentopographie
iiber partiell mit Meereis bedeckten Gebieten auf die Im-
puls- und Wirmefliisse entwickelt. die nun fiir den Test in
Klima- und Wettervorhersagemodellen zur Verfiigung
stehen. Weitere Fortschritte wurden bei der Parametri-
sierung konvektiver Prozesse iiber Eisrinnen und auch
in starker Konvektion bei Kaltluftausbriichen erzielt. Fiir
beides konnten nichtlokale SchlieBungen entwickelt, be-
ziehungsweise an die speziellen Bedingungen angepasste
Modifizierungen vorhandener Schliefungen vorgenom-
men werden. Im Falle von Kaltluftausbriichen wird dies
gesondert in Beitrag 5 in diesem Heft erliutert.

Besonders fiir die polare Grenzschicht und ihre speziel-
len Bedingungen in den inneren polaren Regionen kon-
nen zukiinftig neue oder quantitativ besser abgesicherte
Erkenntnisse durch Erweiterung des zugrundeliegenden
Datenmaterials erwartet werden. Vielversprechend er-
scheint vor allem der Einsatz moderner Messgeriite an
Flugzeugen mit grober Reichweite oder von Messgeriten
an ferngesteuerten oder autonomen Fluggeriten.

Dieser Beitrag konnte nur einen kleinen Teil der Thematik
darstellen. Nur gestreift wurde die wichtige Wechselwir-
kung zwischen Grenzschicht und Wolken und die damit
verbundene Auswirkung auf die turbulenten Fliisse. Dies
ist akiuell Thema des von der DFG geforderten Sonderfor-
schungsbereiches (TR172) ArctiC Amplification: Climate
Relevant Atmospheric and SurfaCe Processes. and Feed-
back Mechanisms (AC).
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G. HEINEMANN

Der katabatische Wind tber Grénland
Katabatic winds over Greenland

Zusammenfassung

Der katabatische Wind iiber dem grénlindischen Fisschild ist ein intensives Phiinomen der Meso-o-
Skala (200 bis 2000 km) und dominiert die Struktur des bodennahen Windfelds. Er entsteht durch die
Bildung einer stabilen Grenzschicht iiber den geneigten Eisflichen. Der Austausch von Impuls. Encrgie
und die Massenbilanz an der Oberfliiche der Eisschilde werden mafgeblich durch den katabatischen
Wind beeinflusst. Der katabatische Wind ist mit einem Low-Level-Jet mit hohen Windgeschwindigkei-
ten von mehr als 20 m/s in der Grenzschicht verbunden. Besonders intensive katabatische Winde werden
direkt und indirekt iiber sy noptische Prozesse beeinflusst.

Summary

Katabatic winds are a ubiquitous phenomenon on the meso-u scale (200-2000km) that dominates the
structure of the near-surface wind field over the Greenland ice sheet. The wind system is generated by
the formation of a stable boundary layer over the sloped ice surfaces. The exchange of momentum, ener-
gy and the mass balance of the ice sheet’s surface are to a large extent influenced by the katabatic wind.
The katabatic wind is associated with a low-level jet with high wind speeds of more than 20 m/s in the
boundary layer. A direct and indirect triggering by synoptic processes is observed for extreme katabatic

wind events.

1 Einleitung

Als katabatischer Wind wird generell eine hangabwirtige
Stromung bezeichnet, die durch Dichteunterschiede. das
heiBt durch die Schwerkraft, angetrieben wird. Fiir den
grofiskaligen katabatischen Wind iiber dem Eisschild von
Gronland (Fliche von etwa 1,75 = 10° km?) ist die Corio-
liskraft von Bedeutung. Der katabatische Wind dominiert
die Struktur des Windfelds iiber Gronland. Er entsteht
durch die bodennahe Abkiihlung und Bildung einer stabi-
len Grenzschicht (SBL) iiber den geneigten Eisflichen. Die
Energiebilanz der Oberfliche ist gepriigt durch eine negati-
ve Strahlungsbilanz. die durch den Fluss fiihlbarer Wirme
aufgrund der stark turbulenten Bedingungen tiberwiegend
kompensiert wird (HEINEMANN und FALK 2002). Im
Unterschied #u windschwachen Bedingungen iiber dem
gronlindischen Plateau, wo die vertikale Divergenz der
Strahlungsbilanz den Hauptbeitrag zur Abkiihlung der

SBL darstellt (DRUE und HEINEMANN 2007). wird
beim katabatischen Wind die Abkiihlung primiir durch die
vertikale Divergenz des Flusses fithlbarer Wiirme und zu
einem geringeren Teil durch die Divergenz der Strahlungs-
bilanz verursacht.

Im Kiistenbereich von Gronland weist die Topographie
starke Gradienten auf (Abbildung 8-1). und es wurden dort
Windgeschwindigkeiten bis Sturmstirke beobachtet (PUT-
NINS 1970). In Verbindung mit geeignetem sy noptischen
Antrieb kénnen katabatische Windes zerstérende Wirkung
erreichen. Diese katabatischen Stiirme. die von den Lnuit
..Piteraq™ genannt werden, treten an der Siidostkiiste von
Gronland auf (RASMUSSEN 1989). In dieser Region fin-
det — unterstiitzt durch den katabatischen Wind — vermehrt
die Genese von Mesozyklonen statt (KLEIN und HEINE-
MANN 2002). und es kénnen sich auch Polyvnjen nahe der
Kiiste bilden.
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Abb. 8-1: Karte ven Gronland mit Topographie (Isolinien je
500 m) aus GMTED2010-Daten (DANIELSON und GESCH
2011). Die Box markiert das Untersuchungsgebiet des KABEG-
Experiments (siche Abbildung 8-3).

Die mit starkem katabatischen Wind verbundene Schnee-
drift (Abbildung 8-2) fiithrt zu einer Umverteilung der
Schneemasse, ist aber auch mit erheblichen Auswirkungen
fiir Feldarbeiten auf dem Eis verbunden. Damit kommt dem
katabatischen Windsystem fiir das gesamte bodennahe
Windfeld und fiir den Energie- und Impulstransport in der
Grenzschicht sowie der Massenbilanz des Eisschildes eine
cntscheidende Bedentung zu.

2 Beobachtungen des katabatischen Windes
2.1 Vertikalstruktur

Erste Studien zur experimentellen Erfassung der Ver-
tikalstrukiur und der Dynamik des katabatischen
Windes iiber Westgronland werden von VAN DEN
BROEKE et al. (1994) fiir den Sommer gezeigl. Das
flugzeuggestiitzte Experiment KABEG (Katabatic
wind and boundary layer front experiment around
Greenland; HEINEMANN 1999) im April/Mai 1997
hatte den regionalen Fokus ebenfalls in Westgronland.
Das Hauptmessgebiet ist in Abbildung 8-1 markiert,
Abbildung 8-3 zeigt das typische Flugmuster eines
Messfluges und die Positionen der Bodenstationen
bei Kangerlussuaq. Typische Vertikalprofile fiir das
katabatische Windsystem mit starkem synoptischen

-~ __._ L __,
Abb. 8-2: Schneedrift im katabatischen Wind wiihrend des KABEG-Ex-
periments im April/Mai 1997 (Foto G. Heinemann).

Antrieb aus den KABEG-Messungen sind in Abbildung
8-4 fiir zwei Messtage dargestellt. Fiir beide Tage zeigt
das Windprofil ein ausgeprigies Windmaximum (Low-
Level Jet. LLI) in einer Héhe von etwa 100 m. Die ma-
ximale Windstirke betriigt etwa 22 m/s am 22. April und
fast 25 m/s am 13. Mai 1997 Der starke synoptische An-
tricb zeigt sich in relativ hohen Windstiarken von etwa
13 m/s oberhalb der SBL. Die Profile der potentiellen
Temperatur zeigen einge starke Bodeninversion mit einer
Temperaturzunahme von mehr als 10K pro 100 m. Da
die Profile iiber dem Eisschild bei Oberflichenhéhen von
1400 bis 1600 m gemessen wurden, liegen die Werle fiir
die tatsichliche Temperatur in Bodenniihe deutlich unter
0°C. Ein markanter Unterschied zwischen beiden Profilen
ist in der Feuchte sichtbar. Das Mischungsverhiltnis am
22. April ist kleiner als 1 g/kg in der SBL und hat Werte
von etwa 2 g/kg oberhalb der Grenzschicht. Am 13. Mai
ist die Feuchte oberhalb der SBL extrem niedrig (0.3 g/kg).
dagegen betragen die Werle nahe der Oberfliche etwa
1.0 g/kg. Die Flugzeugmessungen des turbulenten Flusses
latenter Wiirme (HEINEMANN 2002) ergeben, dass am
13. Mai eine deutliche Verdunstung in Bodenniihe stattfin-
det. die mit einer starken Schneedrift verbunden ist (siche
Abbildung 8-2). Die Vertikaldivergenz des Flusses latenter
Wirme triigt so zur erhdhten Feuchie in der SBL bei. Zur
Bestimmung der Hohe der SBL aus den Profilen hat sich
die Verwendung eines Schwellenwertes fiir den Gradienten
der potentiellen Temperatur als sinnvoll erwiesen (HEINE-
MANN 1999). Fiir die in Abbildung 8-4 gezeigien Profile
ergeben sich SBL-Héhen von etwa 200 m.

Die Profile der Richardsonzahl zeigen. dass in den un-
teren 200 m in allen Niveaus dynamische Turbulenzpro-
duktion durch Windscherung stattfindet. so dass in der
gesamien SBL eine gut ausgebildete Turbulenz vorhan-
den ist. Der Grund dafiir, dass auch im LLJ-Maximum
die Richardsonzahl klein bleibt. ist die Winddrehung mit
der Hihe, Die Ursache dieser Winddrehung verdeutlicht Ab-
bildung 8-5 schematisch fiir ein stationéres Gleichgewicht.
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Abb, 8-3: Messgebiet des KABEG-Experimentes in West-Gronland (sie-
he Abbildung 8-1) mit Topographie (Isolinienabstand 100 m. Gebiete
unterhalb 700 m in Grimnténen). Die Dretecke markieren die Positionen
von Messstationen (Al-A4: AWS und Energiebilanz, Uni Trier; S: Eddy-
Kovarianz, Uni Trier; U2: AWS, Umi Utrecht). Die Station Al befindet
sich in der Tundra, Station A2 liegt auf dem Inlandeis in 5 km Entfernung
zum Eisrand. Der Flugweg des Messfluges am 13. Mai 1997 ist einge-
zeichnet (blaue Linie). die zur Hangneigung parallele Hauptmesslinie P
(Pa-Pb) und die Querprofillinien Q1, Q2 und Q3 sind gekennzeichnet.
Maodifiziert nach HEINEMANN (1999).

Fiir den katabatischen Antricb ist eine Abkiihlung der
Grenzschicht iiber dem Hang notwendig. Da die Abkiih-
lung in Bodennihe (vor allem durch die vertikale Diver-
genz des Flusses fithlbarer Wirme) am grobien ist. ist
hier auch im Vergleich zur umgebenden Atmosphire der
grébte Antrieb durch die Druckgradientkraft vorhanden.
Zugleich ist aber auch die Reibung am grébten. Daraus
ergibt sich im Kriftegleichgewicht ein kleiner Horizon-
talwind. der nur wenig von der Falllinie abgelenkt ist
(Abbildung 8-5a).

In der Mitte der SBL ist die Reibung deutlich
geringer, der Druckgradient etwas kleiner
und der Wind ist stirker und mehr abgelenkt

30, 100, 200 und 400 m Gber der Topographie darge-
stellt. Die Daten stammen aus Vertikalprofilen entlang
des Flugmusters Q1/Q2 in Abbildung 8-3 und decken
ein Gebiet von etwa 50 km (Nord-Siid) und 40 km (Ost-
West) ab. Die Daten in 100 m Héhe entsprechen der
LLJ-Hohe, wihrend die Hohe von 400 m sich fiir alle
Profile oberhalb der Grenzschicht befindet und den syn-
optischen Antrieb auf den katabatischen Wind darstellt.
Wiihrend die Topographie entlang des Flugwegs Q1 ho-
mogen ist, ist entlang der Linie Q2 eine generelle Er-
hohung des Topographiegradienten in Richtung Norden
vorhanden. Die in Abbildung 8-5 erklirte Winddrehung
und Variation der Windstiirke mit der Hohe zeigt sich
auch in den realen Messdaten, wobei hier auch noch
Effekte der inhomogenen Topographiestruktur sichtbar
werden (zum Beispiel der Kanalisierungseffekt beim
Vertikalprofil im nordlichen Teil der Flugstrecke )2).

2.2 Dynamik

Zur Untersuchung der Dy namik des katabatischen Win-
des eignet sich das Konzept von BALL (1956). In die-
sem vertikalen Zweischichtenmodell wird die horizon-
tale Bewegungsgleichung in der SBL (untere Schicht)
vertikal integrier{ betrachtet:

v 1 = ~ 1 = =
— e Vp —f xv ———7(z)=F +F.+F (1
el 2 P L-——\f:\ _f—-—'l_ i 28 h ( ;) ¥ ‘ .

—
Druckgrad. TReibung

Die SBL wird als kalte Schicht mit einem Temperaturdefi-
zit AB,, gegeniiber der dariiber liegenden Schicht beschrie-
ben (0,= mittlere potentielle Temperatur), v, ist der Wind
tangential zum Hang und p,, ist die Luftdichte (siche Ab-
bildung 8-7). Der Index m steht fiir das vertikale Mittel
iiber die SBL mit der Héhe h. Der Antrieb auf den SBL-
Wind besteht im zweidimensionalen Druckgradienten ..

(Abbildung 8-5b). Im oberen Teil der SBL 0 40 4 8 12°C 0 4 8 12 16 20°C

spielt die Reibung keine wesentliche Rolle
mehr und der Wind ist fast geostrophisch
(Abbildung 8-5¢), das heibt er stromt parallel -
zum Hang. Daraus ergeben sich eine Wind-
drehung nach rechis mit der Hohe und ein
Windmaximum in der SBL. Das Windprofil
wird modifiziert. wenn dem katabatischen
Druckgradienten ein synoptischer Druckgra-
dient iiberlagert wird. In den in Abbildung
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200 —
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8-4 gezeigten Fillen wirkt der synoptische gl T T T 0 —

300 —

N T T | Y N Y |
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Druckgradient im Sinne des katabatischen —
Aniriebs. so dass hier der Wind verstirkt 10

T
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Der Einfl 35 T hi K uf Abb.8-4: Typische Vertikalprofile des katabatischen Windes aus Flugzeugmessungen am
ck I_n 1S5 e]_‘ oplcgrap uestruktur a 22, Aprl 1997 (links) und 13. Mai 1997 (rechts) iiber Grénland: potentielle Tempera-
das Windfeld wird fiir den Messflug am (g rot), Windstirke (ff, schwarz), Mischungsverhiltnis (m, blau), Richardsonzahl

13. Mai 1997 in Abbildung 8-6 verdeutlicht. (R, violett). Die H
Hier werden ausgesuchte Windvektoren in  2002).

6he 1st relativ zur Eisobertliche (modifiziert nach HEINEMANN
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Abb, 8-5a-¢; Schematische Darstellung des Kriiftegleichgewichts ( J_F. = Druckgradient, £.= Coriolis, £, = Reibung) fiir den katabatischen
Wind v+ im stationéren Fall fiir unterschiedliche Hohen, a) nahe der Oberfliche, b) in der Mitte und ¢) nahe der Obergrenze der stabilen
Grenzschicht (SBL). Der Druckgradient zeigt in Richtung der Falllinie (z, = Hohe der Oberfliche).

der Coriolisbeschleunigung F. (f = Coriolisparameter) und
der Reibung F, . die sich aus dem Impulsfluss 7 ( =z, ) an der
Oberfliche ergibt (z; = Hohe der Oberfliche). Der Druck-
gradient kann zerlegt werden in:

= - ) = A = .
F,=- 3 A\ _gﬁv‘z: _gﬁ\;x;, _giv(ggm) (2)
pm Gm f"’.’F\l lCJIW
1) sgraph Gradient Crradient
,}D::::.E'I:gml :CIIJ:::.f:r:I SBL-Hihe Inversionastirke

=ITT$+E'+E+FB;

hier ist g die Schwerebeschleunigung. Der erste Term
der rechten Seite ist der synoptische Druckgradient 7,

67,7
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67,1

-
2
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20 m/s e 8 = e
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Abb. 8-6: Topographie (Isolinienabstand 50 m, mit geographi-
scher Breite in °N und Linge in °W) und Windvektoren aus
Flugzeugmessungen in Hoéhen von 30, 100, 200 und 400 m iber
Grund fiir den 13. Mai 1997 entlang des Flugmusters Q1/Q2 in
Abbildung 8-3. Modifiziert aus HEINEMANN (1999).

oberhalb der SBL. der zweile Term ist der ..klassische™
katabatische Antrieb # durch die Hangneigung und die
Inversionsstirke Af,,. Der dritte und vierte Term ( 7, be-
zichungsweise 7., ) ergeben sich aus der Inhomogenitit
der SBL-Héhe und der Inversionsstirke A0,,. Die beiden
letzteren Terme sind fiir den katabatischen Wind von un-
tergeordneter Bedeutung, sie konnen aber iiber flachem
und leicht geneigiem Geldnde mabgeblich zum Druck-
gradient beitragen.

Die Flugzeugmessungen des KABEG-Experimentes
wurden im Sinne des Konzepts von BALL (1956) ausge-
wertet. Zur Ubersichtlichkeit wurden fiir jeden der sechs
Messlliige in dem in Abbildung 8-3 gezeigien Gebiet nur
zwei Profile verwendet. Diese Profile wurden in Abstin-
den von 25 km und 75 km vom Rand des Inlandeises ge-
messen. Beziiglich der Topographie unterscheiden sich
die Profile in der Hangneigung (1.07 = 10~ bei 25 km
und 0,71 = 107 bei 75 km). Abbildung 8-8 zeigl den ka-
tabatischen Antrieb F; =|F.| den gesamten synoptischen
Antrieb ¥, =!P';,| und die Inversionsstiirke A, in Abhiin-
gigkeit von der mittleren Windstiirke V,, in der SBL, Die

0. +AQ

o

X

Abb. 8-7: Schema des Zweischichtenmodells nach BALL (1956)
mit 8= mittlere potentielle Temperatur der SBL, AB = Tempera-
turdefizit der SBL, o = Hangneigung und dem Wind V,, tangen-
tial zum Hang,
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3 Modellsimulationen

Abbildung 8-9 =zeigt das bodennahe
Windfeld fir den Wintermonat Januar
1990 iiber Grénland aus mesoskaligen
4 Modellsimulationen mit dem NORLAM-
Modell (HEINEMANN und KLEIN
2002). Man sieht ein klares Signal des ka-
tabatischen Windes im Monatsmittel. Die
katabatische Strémung weist einen Win-
kel von etwa 45° relativ zur Falllinie auf,

(=]
A6, in°C

Beschleunigung in m/s? -104

Vi inm/s

Abb. 8-8: Katabatischer Antrieb [, synoptischer Antrieb /; und die Inversionsstirke
A0, in Abhingigkeit von der mttleren Windstéirke v, in der Katabatischen Schicht aus
den Daten des KABEG-Experiments. Modifiziert aus HEINEMANN (1999).

Zunahme des Windes mit zunehmendem Antrieb wird
deutlich. Der katabatische Antrieb ist deutlich grober als
der synoptische und aufgrund von Gleichung 2 eng mit der
Inversionsstiarke korreliert. Es zeigt sich aber auch. dass
fiir sehr starke katabatische Winde ein synoptischer Ein-
fluss notwendig ist. Dies erfolgt direkt iiber die Druck-
gradienten von synoptischen Systemen, zum Beispiel
fiir Westgronland durch ein Tiefl iiber der Davis-StraBe
(Abbildung 8-1), aber auch indirckt iiber Advektion von
warmer Luft oberhalb der SBL. die zu einer Verstirkung
der Inversion und damit zu einem hoheren katabatischen
Antrieb beitrigt (HEINEMANN 1999).

g20°0

TO°NA

60°N

| = a2 A/
.._..-..-.-.-.ﬁ-/")‘/ff 20°W
R Cadiona

wrr v »10 m/s

60° WL

40°W

Abb. 8-9: Mittleres Zehn-Meter-Windfeld fiir Januar 1990 aus
Modellsimulationen mit 25 km Auflésung (Isolinien der Topo-
graphie je 500 m sind durchgezogen, nur jeder vierte Windvektor
ist dargestellt). Die Richtungskonstanz ist schattiert dargestellt
(hellgrau: 80 - 90 %, dunkelgrau: grofer 90 %), der Meereisrand
1st gestrichelt. L markiert die Lage des Islandtiefs. Aus HEINE-
MANN und KLEIN (2002).

da sie durch die Corioliskraft nach rechts
abgelenkt wird (siche Abbildung 8-5).
Mittlere Windstiirken erreichen iiber dem
Eisschild Werte bis zu 14 m/s im Monats-
mittel. Die Richtungskonstanz, berech-
net aus dem Verhilinis des Betrags des
Vektormittels zum Mittel der Windstiir-
ke. betrigt 80 % und mehr iiber den Hanggebieten. Eine
Ausnahme stellt Siidostrdnland dar, da dort transiente
synoptische Zyklonen zwischen Island und Siidgrénland
(im Klimamittel die Lage des bekannten Islandtiefs) das
Windfeld stark beeinflussen und eine héhere Variabilitit
der Windrichtung verursachen.

Modellbasierte Studien zur Strukiur und Dynamik des
katabatischen Windes zeigen gute Ubereinstimmung mit
den experimentellen Daten. Die in Kapitel 2 beschrie-
bene Methodik des Zweischichtenmodells von BALL
(1956) zur Quantifizierung der Antriecbsterme des kata-
batischen Windes kann auch auf Modelldaten angewen-
det werden. Abbildung 8-10a zeigt den katabatischen
Antrieb £, als Vektorfeld fiir den Januar 1990, Uber fast
allen geneigten Bereichen des Eisschildes zeigt sich ein
deutlicher Einfluss des katabatischen Aniriebs im Mo-
natsmittel. Die Struktur des katabatischen Antriebs kann
im Wesentlichen die Struktur des Windfelds (Abbildung
8-9) erkliren. Wie auch beim Windfeld ist dieser Einfluss
in Stdostgronland durch synoptische Zyklonen gestort.
Die Ursache dafiir ist. dass die SBL-Inversion in dieser
Region durch die mit den Zyklonen verbundene Bewdl-
kung nur gering ausgepragt ist. Die Analyse der Wolken-
bedeckung ergibt einen Bedeckungsgrad von etwa 70 %
fiir Siidost-Gronland. Der synoptische Antrieb F; ist in
diesem Gebiet iber dem Eisschild ebenfalls relativ klein
(Abbildung 8-10b). Uber Westgronland dagegen wirkt der
synoptische Antrieb in Richtung des katabatischen An-
triebs und erzeugl so dort relativ starke oberflichennahe
Winde. In Bereichen von Siidwesi- und Nordostgronland
findet keine Unterstiitzung des katabatischen Antriebs
durch den synoptischen statt. teilweise sind beide Antrie-
be sogar entgegengeselzl.

Ein dhnliches Bild ergibt sich aus regionalen Klimasimu-
lationen fiir Gronland fiir einen Zeitraum von 50 Jahren
(1960-2011) fiir das Winterquartal Dezember bis Februar
(Abbildung 8-11). Auch hier zeigen sich die stirksten Sig-
nale des katabatischen Windes iiber West-, Nord- und
Nordostgronland (mittlere Windstirken von 9-12 m/s),
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Abb. 8-10a;: Katabatischer Antrieb (a), links, und synoptischer Antrieb
(b), rechts, fiir den Januar 1990 aus Modellsimulationen mit 25 km-
Auflésung (Isolinien der Topographie je 300 m, nur jeder zweite Vek-
tor fiir die Beschleunigungen). Der Skalenvektor gibt die Vektorlinge
fiir 20 s 10% m/s* an. Aus HEINEMANN und KLEIN (2002).

wihrend Siidostgronland eher durch Zyklonen beein-
flusst ist. Das absolute Windmaximum findet sich mit
etwa 13 m/s an der Siidspitze von Gronland und ist der
sogenannte ..tip-jet”, der aus dem orographischen Um-
stromungseflekt resultiert.

4 Zusammenfassung und Schlussfolgerungen

Das katabatische Windsystem dominiert das bodennahe
Windfeld iiber dem Eisschild von Grénland. Vorausset-
zung fiir den katabatischen Antrieb ist diec Ausbildung e¢i-
ner SBL iiber den geneigilen Eisflichen. Im Fall der nicht-
schmelzenden Eisoberfliche im Winter wird die SBL
durch Abkiihlung der Oberfliiche verursacht. im Friihling
und Herbst durch die nichtliche Abkithlung mit einem
enisprechenden Tagesgang des Windsystems. Die SBL
kann durch Warmluftadvektion durch synoptische Pro-
zesse verstirkt werden. Fiir das Verstindnis der Struktur
und Dynamik des katabatischen Windes haben experi-
menitelle Untersuchungen entscheidend beigetragen. Das
flugzeuggestiitzte Experiment KABEG (HEINEMANN
1999) hat dazu einen bisher einmaligen Datensatz zur 3D-
Struktur des katabatischen Windsystems fiir unterschied-
liche synoptische Antricbe geliefert. Es hat sich gezeigt,
dass mit dem katabatischen Wind generell Low-Level-
Jets verbunden sind. die Windstirken von iiber 20 m/s
erreichen. Die realititsnahe Simulation des katabatischen
Windes erfordert eine ausreichende Horizontalauflosung
zur Beriicksichtigung der Topographie. eine hohe Verti-
kalauflésung in der Grenzschicht sowie eine realititsnahe
Beschreibung der Energiebilanz der Schneeoberfliche. Mit
fiir die Polargebiete angepassten Wettervorhersagemodel-
len und regionalen Klimamodellen kann der katabatische
Wind gut simuliert werden.

Im Sommer findet iiber Grénland fiir grofie Teile des Eis-
schildes Schmelzen statt. Die SBL und der katabatische

1 2 3 4 5 6 7 8 9 10 11 12 13

Abb. 8-11: Mittlere Windstirke (m/s) und mittlere Windvektoren
im Winter (DIF) im Zettraum 1960-2011 aus Simulationen mat
dem Modell RACMO mit 11 km Auflésung. Aus GORTER et al.
(2014).

Wind sind im Sommer deutlich schwiicher als im Winter
(GORTER et al. 2014). Aufgrund der Temperaturzunahme
im Rahmen des Klimawandels ist zu erwarten, dass sich
das oberflichennahe Schmelzen iiber dem gronlindischen
Eisschild massiv verstarkt. Noch ist allerdings unklar, ob
dies auch zu Veranderungen der Grenzschicht tiber dem Eis
und damit zu Verinderungen des katabatischen Windsys-
tems fiihrt.

Literatur

BALL. FK.. 1956: The theory of strong katabatic winds.
Aust. J. Phys. 9. 373-3806.

DANIELSON, J.J. & GESCH, D.B.. 2011: Global multi-re-
solution terrain elevation data 2010 (GMTED2010). U.S.
Geological Survey Open-File Report 2011-1073, 26 pp.

DRUE, C.. HEINEMANN, G., 2007: Structures of inter-
mittent turbulence in the upper stable boundary laver
over Greenland. Boundaryv-Laver Meteorol. 124, 361-
381.

GORTER. W., VAN ANGELEN, J.H., LENAERTS, J.TM.,
VAN DEN BROEKE. M.R. 2014: Present and future
near-surface wind climate of Greenland from high re-
solution regional climate modelling. Climate Dvnamics
42, 1595 - 1611

HEINEMANN. G.. 1999: The KABEG'97 field experi-
ment: An aircraft-based study of the katabatic wind dy-



promet, Heft 102

G. Heinemann: Der katabatische Wind Uber Grénland 81

namics over the Greenlandic ice sheel. Boundary Layer
Meteorol. 93. 75-116.

HEINEMANN. G.. 2002: Aircraft-based measurements of
turbulence structures in the katabatic flow over Green-
land. Boundary Laver Meteorol. 103, 49-81.

HEINEMANN, G., FALK. U.. 2002: Surface winds and
energy fluxes near the Greenland ice margin under con-
ditions of katabatic winds. Polarforschung 71, 15-31,

HEINEMANN, G. & T. KLEIN, 2002: Modelling and ob-
servations of the katabatic flow dynamics over Green-
land. Tellus A 54, 542-554.

KLEIN, T.. HEINEMANN. G.. 2002: Interaction of ka-
tabatic winds and mesocyclones at the eastern coast of
Greenland. Meteorological Applications 9. 407-422,

PUTNINS, P., 1970; The climate of Greenland, In; Clima-
tes of the polar regions (Ed. S. Orvig). World Survey of
Climatology 14, 3-113.

RASMUSSEN. L., 1989 Greenland winds and satellite
imagery. Vejret, Danish Meteorological Societv, 32-37,

VAN DEN BROEKE. M.R., DUYNKERKE, PG. & HEN-
NEKEN. E.A.C.. 1994: Heat, momentum and moisture
budgets of the katabatic layer over the melting zone of
the west Greenland ice sheet in summer. Boundary Lay-
er Meteorol. 71, 393-413.

UNIV.-PROF. DR. GUNTHER HEINEMANN
Umweltmeteorologie

Universitéit Trier

Fachbereich VI - Raum- und Umweltwissenschaften
54286 Trier

heinemann/@uni-trier.de



32

promet, Heft 102

Buchbesprechung

GREGORY HAKIM AND JEROME PATOUX

= l = .
1ER
* a‘- h - Y

ITRODUCTION

HAKIM, G., PATOUX, J, 2018: Wea-
ther - a concise introduction. Cam-
bridge University Press, 350 pp.,
ISBN  978-1-108-40465-3 (Paper-
back).

Mit dem neu erschienen Buch
.. Weather - a concise infroduction™
von Gregory Hakim und Jérome Pa-
toux scheint ein pidagogischer Wurfl
fiir Wissenschaftler und Lehrpersonal
gleichermaben gelungen zu sein, der es
zudem fertigbringt. den am Wetter inte-
ressicrien Studierenden schon ab deren

Einstiegssemester die physikalischen
Grundlagen und die Funktionsweise des
Wettergeschehens in einfacher und be-
grifflich klarer Weise zu vermitieln.

Mit seinen 15 Kapiteln zu den The-
men ., Weather Varnables™, ..Spatial Re-
presentations of Weather Data”. ,.Our
Atmosphere: Origin, Compositiorn. and
Structure”, ,Heat and Energy Trans-
fer’. .Water’, .Cloud Formation™,
Precipitation”,  Wind”. . Global Wind
Systems™. . Air Masses”. .. Fronis and
Midlatitude Cyclones”. .. Thunderstorm
and Tomadoes™, .. Tropical Cyclones”,
.Weather Forecasting”™, | Air Polluti-
on”. .Climate Change und Weather”
bringt das neue Buch nicht nur eine
Einfithrung in die meteorologische
Grundlagen. sondern ergreift das Wis-
sensfeld ,.Wetler® von den kleinsten
atomaren Strukturen bis hin zur weit-
rdumigen globalen Zirkulation, womil
cine umfassende Grundlage zur Er-
kldrung des Treibhauseffektes und der
Klimainderungen gelegt wird. die dann
im letzten Kapitel erfolgt. Dies schlieft
die ausfiihrliche Erlduterung von Strah-
lungsprozessen. Energiefliissen und
Feedback-Mechanismen ein. Die atmo-
sphiirisch-ozeanischen  Feedback-Me-
chanismen. die bei Klimaschwankun-
gen eine wichtige Rolle spielen. werden

am Beispiel des El Nino-Phinomens
auf iiber sechs Seiten recht ausfithrlich
erklart.

Fiir das Heranfithren des Fachwis-
sens verfolgt die Publikation einem
Muster, das sich immer wieder an dem
Beispiel einer kriftigen Tiefdruckent-
wicklung mit Unwetierpotential vom
Februar 2014 iiber Nordamerika ori-
cntiert, und zudem mit zahlreichen
iibersichtlichen Abbildungen von Wet-
terkarten, Satellitenbildern und erliu-
ternden Zeichnungen aufwartet.

Zusammenfassend liegl hier ein ide-
ales Einfithrangswerk der Meteorologie
vor - sowoll fiir die Vorbereitung eines
vertiefien Studinms der Meteorologie
als auch fiir hilfreiche anschauliche
Erlduterungen zur oft recht abstrakt er-
scheinenden Formelwelt der theoreti-
schen Meteorologie. Dieses Buch hilfi
aber auch Studierenden anderer Fach-
richtungen. die fiir ihr spitere wissen-
schaftliche Arbeit die metcorologischen
Grundlagen benotigen. nicht zuletzt im
Zusammenhang mit den vielfiltigen in-
terdiszipliniiren Folgen des anthropoge-
nen Treibhauseffekies.

Rolf von Pander
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derstanding site-specific wind and tur-
bulence characteristics for wind energy
applications.

SCHMITT, Sebastian: Formation of seconda-
ry organic aerosol from photo-oxidation
of benzene: a chamber study.

Freie Universitiit Berlin

Bachelorarbeiten

BANDELOW, Max: Gewitterschiiden: Scha-
denerwartung fir DWD WarnKategorien.

DEGENHARDT, Lisa: Statistische Analyse
von Temperaturmessverfahren unter Be-
riicksichtigung ven Globalstrahlung und
Windgeschwindigkeit.

DEINERT, Hendrik: Climate Extremes Indi-
ces - Berechnung fiir Berlinund Vergleich
zu einem globalen Datensatz.

LEPPALAAKSO, Reetta: Sturmschiiden:
Schadenerwartung fiir die Warnstufen
des DWD.

MAGRO, France-Audrey: Riumliche Va-
riation von Windbdéen und deren Zu-
sammenhang zu Schadensmustern von
Sturmereignissen in Berlin.

NIEDRICH. Benjamin: Klimawandel bezo-
gen aul Wetterlagen.

RAYMUND, Carsten: Regressionsanalysen
zur Ableitung einer Optimal-Vor\-her\-
sage, basierend auf der Kombimation von
Kurzfristvorhersagen der Teilnehmer am
Berliner Wetterturnier.

RUFF, Florian: Mikroskalige Variabilitit
von Windbéen.

SCHNEIDER, Dennis: Statistische Auswer-
tung von Vb-Ereignissen in den Winter-
monaten im mitteleuropdischen Raum.

SCHWAN, Josel: Analyse des variablen Zu-
sammenhangs zwischen NAOund ENSO.

SEILING. Denise: Zusammenhang zwischen

Feverwehreinsitzen und Starkregenereig-
nissen in Berlin.

STEINBACH, Maximilian: Analyse [rontaler
Wetterereignisse im Berliner Stadtgebiet.

Diplomarbeiten

HAMAEKERS, Niklas: Vergleich der Wind-
zonenkarte Dir das Gebiet der Bundesre-
publik Deutschland mit hochaufgeltsten
Reanalysedaten.

ULMER, Chrnistian: Meteorologische Ursa-
chen des Hochwassers im Mai 2013 im
Vergleich zu vorangegangenen Hochwas-
serereignissen,

Masterarbeiten

BRAUN, Greta: Der Einfluss der Kugelgestalt
der Erde auf die Stabilitit atmosphirischer
Wirbelkonfigurationen mit einem ideali-
sierten Punktwirbelmodell.

HIRT, Mirjam: Statistical and dynamical
analyses ol atmospheric blockings with
an idealized point vortex model.

HODANN, Christina: Atmospheric Rivers:
Detektion, Khimatologie und Verbindung
zu extremen Niederschlagsereignissen
in FEuropa.

KRONER, Igor: Drift Quantification and
Adjustment in Decadal Predictions of
Climate Extremes Indices.

LANDROCEK, Franz: Modulation des pazifi-
schen Einflusses auf die Nordatlantische
Oszillation (NAO) durch die Atlantische
Multidekaden-Oszillation (AMO).

MADENACH, Nils: Observations of the
Cloud Vertical Distribution in the Nort-
hern Equatorial Atlantic Region.

MUSSIG, Lenard: Zusammenhang zwischen
Schwankungen der Meeresoberflichen-
temperatur und dem Wasserdampfeintrag
in die Stratosphire in einer Zeitscheiben-
simulation des gekoppelten Atmosphéire-
Ozean-Medells EMAC-O.

PASSOW, Christian; Regression Quantile
Mapping (RQM)- A new approach to bias
correction with consistent quantile trends,

PLORIN., Max: Emfluss externer Antriebe
auf nordhemisphérische Winterstiirme
im Klima der letzten 1200 Jahre.

ROTH, Katharina: Einfluss der Orographie
auf Extremniederschlag.

ROLOFF, Florian: Bestimmung wolkenop-
tischer Dicken von optisch diinnen Wol-
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ken anhand spektraler Messdaten eines
MIRSR nach Min et. al. 2004,

STEINERT, Norman: Application of a flow
field correction method to the Atlantic
Ocean in the MPI-ESM.

WITTCHEN, Falco: Réumliche und zeitliche
Wariabilitit von Wasserdampf.

ZSCHENDERLEIN. Philipp: Objektbasierte
Verifikation von Sturmfeldern auf Basis
des ECMWF Ensemble Vorhersagesys-
lems.

Dissertationen

BERNALES, Jorge: Coupling between the
Antarctic ice flow, subglacial regimes and
regional climate conditions,

IRRGANG, Christopher: Characterization of
oceanic signatures in the Earth’s magnetic
field in view of their applicability as ocean
model constraints.

PRAHL, Boris Frederic: On Damage Func-
tions for the Estimation of Storm Loss and
their Generalization for Climate Related
Hazards.

SCHIELICKE, Lisa: Scale-dependent identi-
fication and statistical analysis of atmos-
pheric vortex structures in theory, model
and observation,

SPIEGL., Tobias: Die Auswirkungen eines
potentiellen Grand Solar Minimum auf
das Klimasystem vor dem Hintergrund
des anthropogenen Klimawandels.

ZHANG, Liangjing: Terrestrial water storage
from GRACE gravity data for hydro me-
teorological applications.

Universitit Bonn

Bachelorarbeiten

IMHAUSER, Leonie: Reprisentation von
Berg-Talwind-Zirkulationen im Modell.

KOKSCH, Oliver: Global precipitation mea-
surement.

RITSCHEL, Markus: Auswertung der CMIP5
Klimadnderungs-Simulationen.

SCHULZ, Saskia: Regionale Niederschlags-
daten und der Vergleich mit der Reanalyse
COSMO REA 2.

Masterarbeiten

ENGEL., Ann-Kathrin: Einfluss der Land-
oberflidchenheterogenitiit auf die Initia-
lisierung von konvektiven Zellen.

KREFTING, Jonathan R.; Nudging in climate
modeling with ECHAM®6.3.

LIMBERG, Heiko: A linear barotropic model
on the sphere with a stochastic forcing.

NIERMANN, Deborah: Detektion und Ana-
lyse der urbanen Wirmeinsel in der regi-

onalen Reanalyse COSM-REAG6.

WERNER, Mike: Niederschlagsentwick-
lung bei Zyklogenese an quasistationdiren
Fronten.

Dissertationen

PSCHEIDT, leda: Generating high resolu-
tion precipitation conditional on rainfall
observations and satellite data.

STOLZENBERGER. Sophie: On the proba-
bilistic evaluation of decadal and paleo-
climate model predictions.

ZERENNER. Tanja: Atmospheric down-
scaling using multi-objective genetic
programming.

Universitit Bremen

Bachelorarbeiten

BAUNING, Lennart: Die Abhéingigkeit der
Methankonzentration in der Atmosphiire
von der Verinderung des Grundwassers
im Kongogebiet.

ERBER, Timo: Die Korrelation zwischen
Methangehalt der Atmosphére und Gra-
vitationsanomalien im Amazonasgebiet
anhand von Satellitendaten,

MEYER, Merle: Einfluss des Niederschlags
aul die Methankonzentration im Amazo-
nas und Kongo.

Masterarbeit

CHRISTODOULOU, Aliki: Investigating
the role of respiration in CO, outgassing
from mland waters,

Dissertationen

BUSCHMANN, Matthias: Ground-based
remote sensing of carbon dioxide and
methane in the Arctic using Fourier-
transform infrared Spectrometry.

PETRI, Christof: Ground based remote sen-
sing of atmospheric greenhouse gases
using mobile FTIR spectrometers.

TONG, Kai Pong: On Observations of artifi-
cial hight at night from ground and space.

Habilitation

WARNEKE, Thorsten: Investigating the
role of the carbon cycle using infrared
spectrometry.

Technische Universitit Dresden

Bachelorarbeiten

GEBAUER, Sophie: Analvse wesentlicher
Prozesse der Kohlenstoffbindung terres-
trischer Okosysteme in Sachsen.

GORRIS, Henriette: Klimatologische Da-
tenauswertung zu Low Level Jets am
Maststandort Hamburg.

LENY. Andrea: Klimatologische Datenaus-
wertung zuLow Level Jets am Radioson-
denstandort Stuttgart.

SASSOR, Gerrit: Bestimmung des Trans-
ports geldsten KohlenstolTs in séichsischen
FlieBgewissern als Teil der Kohlenstoft-
bilanz aquatischer Okosysteme.

SCHMIDT, Nadine: Bowenverhiiltnis zweler
Standorte im mnerjihrlichen und zwi-
schenjéhrlichen Vergleich.

SEIFERT, Alexandra: Mikroklimatische Un-
terschiede inund iiber einem Fichtenwald.

Masterarbeiten

GENZEL. Sandra: Empirische Betrach-
tungen zur langlristigen Zunahme der
CO,-Senke terrestrischer Okosysteme
unter besonderer Berticksichtigung des
CO,-Dingeeflekts und der Verlingerung
der Vegetationsperiode auf Basis von
FLUXNET-Daten.

JEMANEH, Antensay Mekoya: Potential and
reference evapotranspiration estimates
and class A pan evaporation at Tharandt
over 10 years.

KULESHOV, Alexev: Climate analysis of
Western Dvina river basin using re-ana-
lysis and observed data.

ORECHO, Samuel: Comparison and evalua-
tien of chimatic water budget components
in Global Climate Models (GCMs).

Dissertation

BRUST, Kristina: The impact of climate and
land use on surface fluxes of matter and
energy : A measurement and model study.

Universitét Frankfurt

Bachelorarbeiten

BARTHEL, Lennart: Empirische Schliefung
fiir ein quasigeostrophisches Zweischich-
tenmodell.

BONIFER, Luca: Feinstaubbelastung in Chi-
na - Ein Uberblick.

DENGEL, Christoph: Optimierung eines
elektrostatischen Aerosolsammlers zur
Eiskermmanalyse.

DOBRZANIECKI, Marius: Blitzklimato-
logie in Mitteldeutschland: Bewertung
von Blitzereignissen in Abhiingigkeit
der Wetterlage.

DRUCKE. Jaqueline: Die Untersuchung der
Eiskemmkonzentration im mediterranen
Raum.

GLOCK., Anna-Luisa: Spurengasmessungen
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im Rahmen einer Feldmesskampagne am
Taunus Observatorium im Fritljahr 2017,

KLUNE, Benedikt: Evaluation der lokalen
Windsysteme in einer hochaufgelésten
ICON HIXCP)2 Simulation.

KOCH, Nadine: Charakterisierung eines
neuen elektrostatischen Aerosolsammlers.

MACHILL, Daniel: Turbulente Grenzschicht-
flitsse iiber Wasser.

PILLHOFER. Thomas: Ein balanciertes
Zweisclichtenmodell aul der Kugel mit
variabler Schichtung.

RICHTER. Sarah: Evaluierung des Kalib-
rierungskoeflizienten zur Schwelelsiure
Messung mit Hilfe eines CI-APi-TOF
Massenspektrometers.

USEDLY, Tim: Analyse thermischer Zir-
kulationen in Deutschland anhand von
Bodenstationsdaten,

Diplomarbeiten

KUBE. Annika: Feld- und Laborstudie am
FRankfurtlce Nuclei Deposition FreezinG
Experiment.

Masterarbeiten

MEIER., Thomas: Diurnal cyele of precipita-
tion in the Himalayan foothills.

PRIEMER, Vivien: Klimatologische Analvse
der Schneebedeckung und bodennaher
Strahlungsparameter basierend auf Sa-
tellitenbeobachtungen.

WILHELM, Jannik: Die Wechselwirkung
zwischen meso- und sub-mesoskaligen
Schwerewellen in der Boussinesg-Dyv-
namik.

Dissertationen

FRANK, Fabian: Charakterisierung des Eis-
keimzéhlers FINCH.

SCHROD, Jann: Validierung der FRIDGE
Methode zur Aktivierung von Eisnuklea-
tionskeimen anhand einer unabhingigen
Labormesskampagne und einer neuartigen
Anwendung des Messprinzips in einem
unbemannten Luftfahrzeug.

Technische Universitit
Bergakademie Freiberg

Bachelorarbeiten

LISSEL, Jorg: Vergleich zweier Messverfah-
ren zur StickstofToxid Messung / Compa-
rison of two methods for nitrogen oxide
determination.

QUELLMALZ. Theresa: Emissionen von
Kohlenstoffdioxid aus unterschiedlich
bewirtschafteten Agrarbéden / Carbon
dioxide emissions from differently tilled

agricultural soils.

ROTTENBACHER. Johannes: Recent cli-
mate changes over glaciated regions
of the Russian Arctic 1slands and their
implications for glacier mass change /
Rezenter Klimawandel in vereisten Regi-
onen russischer Arktisinseln und dessen
Riuckwirkungen aul Verinderungen von
Gletschereismassen.

SCHURER, Franz: Das Verhalten der Bo-
denfeuchte am Standort Littewitz / Soil
moisture behavior, Liittewitz site.

SCHUMANN., Carina: Analyse realer Ver-
dunstung am Beispiel der langjihrigen
Lysimeterreihe Colbitz / Real evaportaion
analysis using long-term lyvsimeter data
from Colbitz.

Masierarbeiten

BECHER, Julia: Bodenatmung versiegelter
urbaner Flichen.

DRAUSCHKE, Thomas: Bodenatmung und
dessen Randbedingungen im Amazo-
nasbecken.

Dissertationen

OERTEL, Cornelius: Analyse von Boden-
entgasungen in Sachsen mit Kammer-
svstemen.

SCHREIBER. Mathias: Emissionen und
Immissionsschutz in der Stahlindustrie.
Die Epoeche der DDR bis zur Gegenwart,
Fallbeispiel und Standortvergleich.

Universitiit Freiburg

Bachelorarbeiten

BROKER, Saren: Simulation des dreidi-
mensionalen Windfeldes in Baden-Wiirt-
temberg.

EMLINGER, Felix: Instationéire statische
Modellierung der Béengeschwindigkeit
an Stationen des Deutschen Wetterdiens-
tes .

GASSILLOUD, Matthias: Raumzeitliche
Analyse von Sonne und Wind in Deutsch-
land von 1990 bis 20135,

HAMPEL. Elisabeth: Anwendung eines
Schneeindexes aus multispekiralen Sa-
tellitendaten fiir die Abschitzung der
Gletschermassenbilanz am Beispiel von
Gletschern in den Hohen Tauern.

HOCHULL Marco: Quantifizierung der Ein-
flisse meteorelogischer Parameter auf
die zwischenjéhrliche Variabilitit der
Luftschadstoffkonzentration in Baden-
Wilrttemberg von 2008 - 2014.

JONAS, Svenja: Quantifizierung des Wind-
energiepotenzials in Somalia.

Masterarbeit

SCHULTE, Paul: Ubertragbarkeit von empi-
rischen Luftschadstoffmodellen im Luft-
messnetz der Landesanstalt Messungen
und Naturschutz (LUBW).

Dissertationen

FROHLICH, Dominik; Development of a
microscale model for the thermal Envi-
ronment in complex areas.

MOHR, Manuel: Untersuchungen zu wind-
indizierten Luftdruckfluktuationen in
einem Kiefernwald.

YANG, Shiqi: Analysis and evaluation of
thermal comfort conditions for Chinese
cities, based on updated Koppen-Geiger
classification.

Universitit Géttingen

Masterarbeir

EMAD, Anas: Eddy accumulation flux com-
putations and simulations for CO,, CH,
and water vapour,

Universitit Graz

Bachelorarbeiten

DIERER, Lukas: Wetter und Abschmelzver-
halten im Ablationsgebiet der Pasterze.

HAUPTMANN, Fabian Jorg: Entwicklung
eines Softwaretools zur Unterstiitzung der
Qualititskentrolle der meteorologischen
Messungen an der Universitiit Graz.,

KAMMERHOFER, Martin: Weather Radar
Fundamentals.

KRENN, Andreas: Die Wetterstation der
Universitit Graz: Stationsdaten und be-
sondere meteorologische Ereignisse aus
den Monatstabellen von 1890 - 2004,

LODER, Mario: Der Einfluss von Extrem-
niederschligen auf mittlere Monatsnie-
derschlagssummen in Osterreich.

NEUREITER. Lukas: Extreme Nieder-
schlagsereignisse im WegenerNet-
Johnsbachtal.

PETER. Patrick: Global Warming Hiatus
- Wodurch entstand die Pause der glo-
balen Erwdrmung am Anfang des 21.
Jahrhunderts?

RITTER, David Johannes: Physikalische
Grundlagenund Relevanz der Maschinen-
schneeerzeugung am Beispiel Steiermark.

STRABLEG, Christopher: 1816 - Das Jahr
ohne Sommer. Wie zwei Vulkane die
Well veriinderten.

STRAUSS, Benjamii: Spezielle Wetterlage
iiber Mitteleuropa - Tiefdruckgebiete aul
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Vb-Zugbahn.

URBAN, Bernhard: Analvsen zum boden-
nahen Ozon an ausgewiihlten steirischen
Messstandorten im Zeitraum 2001-2014.

Diplomarbeiten

ANGERMANN, Gert: Chemtrails: Wahrheit,
Fiktion oder Verschworung?

FRANZ, Manuel: Klima, Klimawandel:
Fragen, Missverstindnisse und Fehlin-
formationen.

HFEINRICH, Georg: Borehole temperature
variability at Hoher Sonnblick, Austria.

ISABELLA, Rojs: Entwicklung emer Me-
thode zur automatisierten Bestimmung
der Massenbilanz eines Alpengletschers.

LANGTHALER, Thomas: Die Klimanor-
malperiode 1981-2010 an der Messstation
Graz-Universitit,

MULLER, Stefan Josef Daniel: Extreme
Wetterphdnomene.

ROBINIG, Wolfzang:; Wolken - Entstehung,
Klassifizierung, Wettervorhersage und
Einbindung in den Schulunterricht.

RITTER, Robert: Orographischer Nieder-
schlag im Alpenraum: Analyse von Beob-
achtungsdaten und Modelldaten regionaler
Klimamodelle.

Masterarbeiten

EBNER, Simon: Analysis and Homogeni-
zation of WegenerNet Temperature and
Humidity Data and Quality Evaluation
for Climate Trend Studies.

FROMM, Florian Franz: Glebalstrahlung
und die Moglichkeit der Vorhersage [lir
die pradiktive thermale Gebdudeauto-
matisierung,

GLANZ, Maximilian: Past Evelution and
Future Scenario of the Glacial Lake at
Goldbergkees (Hohe Tauern, Austria).

HERBSTHOFER, Laurin: Using the Frou-
de Number to Evaluate Modelled Flow-
Above and Blocked-Flow Situations in
Complex Terrain.

STEIERT, Lukas: Untersuchungen zu den
thermischen Eigenschalten der supra-
glazialen Schuttdecke der Pasterze mit
simplen Messmethoden.

STROHMAIER, Manuel: Implementation
eines Schneemodells zur Simulation
zukiinftiger Schneebedingungen in os-
terreichischen Skigebieten.

Dissertationen
BAUMGARTNER: Dietmar Josef: Special

aspects of long-term measurements of

short-wave solar radiation in complex
terrain.
JURY, Martin Wolfgang: Evaluation of Dy-

namical Downscaling by Embedded Re-
gional Climate Models and Atmospheric
Blocking Analysis.

SCHWARYZ. Jakob: Benchmark Quality
Processing of Radio Occultation Data
with Integrated Uncertainty Propagation.

Habilitation

MARAUN, Douglas: The variability of ext-
reme precipitation and its svnoptic scale
drivers. Kumulative Habilitationsschrift.

Universitit Hamburg

Bachelorarbeiten

DECKWART, Somja: Analyse der Anderung
der Wassernutzungseffizienz im Eiszeit-
klimaund einem vorindustriellen Klima.

FREGIN, Joscha: Entwicklung eines Auswer-
teprogramms zur statistischen Analyse
kontinuierlicher SchadstolTTreisetzungen
aus dem Windkanal,

SORG. Daniel Luigi: Systematische Un-
tersuchung von Windkanalmessdaten
beziiglich des Einflusses von Stadtgriin
aul SchadstolTreisetzungen in urbanen
Gebieten.

STICKER, Helen: Vergleich im Grenzschicht-
windkanal gemessener transienter Aus-
breitungsprozesse mit korrespondierenden
Ergebnissen eines Ausbreitungsmeodells
fiir Einsatz- und Rettungskrifie.

WACHSMANN, Rike: Experimentelle Be-
stimmung des Einflusses zweier Grenz-
schichten auf das Ausbrertungsverhalten
von Schadstoffwolken in einer industri-
ellen Bebauungsstruktur,

Masterarbeiten

ALBERN, Nicole: The Hadley Circulation
intransient CMIP3 Climate Simulations.

BURBA, Mareike: Efficient Forward Mo-
deling of TASI (Infrared Atmospheric
Sounding Interferometer).

ERDMANN, Felix: Wind tunnel study of
terrain induced flow modification and
spatial resolution effects.

FELSBERG. Anne: Lightning as a fire ig-
nition source in JSBACH-SPITFIRE:
Importance of temporal variations and
relationship with convective precipitation,

FINN, Tobias: Der Einfluss von Windbe-
obachtungen am Wettermast Hamburg
aufl ein hochaufgelostes Ensemble-Da-
tenassimilationssystem fiir die Vorher-
sage der néchtlichen atmosphérischen
Grenzschicht.

FISCHER-TREUENFELD, Jennifer von:
Gegentiberstellung von sensiblen Wirme-

und Impulsfliissen in Norddeutschland.

FUCHS, Niels: The impact of snow on sea-
ice salinity.

GENG, Marilena: Permalfrost Conditions
on Greenland: Thawing Permalrost and
Greenland’s Contribution to Methane and
Carbon Dioxide Emissions in a Changing
Climate.

JENSEN. Corinna: Eine Stadtklimatologie
fiir Hamburg aus mehrjiihrigen Messdaten
automatischer Wetterstationen.

KIRSCH, Bastian: The Impact of the Drop
Size Distribution on the Radar Reflecti-
vity-Rain Rate Relationship.

KLUFT., Lukas: Hyperspectral Microwave
Sensors for Atmospheric Science.

LIERHAMMER, Ludwig: Analvse globa-
ler Gleichgewichtszustinde des [CON-
BIOME Modells.

LINSENMEIER, Manuel: Modelled impacts
of enhanced compactness on the urban
micro climate.

LUTZMANN. Johannes: Influence of ENSO
on the Astronomical Observing Condi-
tions in the Atacama Region.

MICHAELIS, Janosch: A combined measure-
ment-model approach for estimating me-
thane emissions of the Mackenzie Delta.

MIESLINGER. Theresa: A high resolution
view of tropical shallow clouds.

MOLLER. Thomas: Succession after stand-
replacing fires m JSBACH-SPITFIRE: a
site-specific study comparing model and
observation.

PETERSEN, André: Using modern machine
learning algorithms to forecast wind gusts
in Hamburg.

RAFFEL, Bonnie: Quantifying the diffuse
attenuation coefficient of thin sea ice
through m-situ measurements.

RUDY, Sebastian: Windklimatologische Ana-
lyse von Trends in Langzeitmessungen
aus akustischer Fernerkundung.

SCHLIFFKE, Benyamin: Investigating the
Spatial and Temporal Representativeness
ol Low-Level Urban Wind Measurements
in the Hafencity Hamburg,

STUBBENHAGEN., Anna-Lena: Stidtische
Wirmeinsel im Winterklima - Modell-
untersuchungen der Auswirkungen von
AnpassungsmafBnahmen [ir Hamburg,

TEMPLIN, Martin: On the energetics of the
thermodynamic Boussinesq equations
in the framework of Ravleigh-Bénard
convection.

TIVIG, Mirtam: Trends in Upper Troposphe-
ric Humidity: Expansion of the Subtropical
Dry Zones?

VOGT, Judith: The effect of CO, fertilization
limitation on forests considering forest
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management in JSBACH.

WIESE, Anne: Influence of Offshore Wind
Farms on Meteorological Conditions in
the Marine Atmospheric Boundary Laver.

WINKLER, Sarah: CO,-Konzentration und
-Fluss in 10 bis 250 m Hohe am Wetter-
mast Hamburg.

Dissertationen

BERBEKAR, Eva: Transient phenomena
of scalar transport during accidental gas
releases in urban environments.

BOTTCHER, Marita: Selected climate mi-
tigation and adaptation measures and
their impact on the climate of the region
of Hambura,

EGERER, Sabine: Linking marine sediment
records to Saharan landscape evolution
during the Holocene — a theoretical study,

GRONER. Vivienne Pascale: Ftfects of Plant
Diversity on Simulated Climate-Vegeta-
tion Interaction Towards the End of the
African Humid Period.

KILIAN, Markus: Climate variability and
potential future chimate change in southermn
Amazonia: sensitivity of the hydrological
cvele to land use changes.

MAYER, Dorothea: Potentials and Side-Ef-
fects of Herbaceous Biomass Plantations
for Climate Change Mitigations.

MERANER, Katharina: Towards Modeling
Climate Effects of Energetic Particle Pre-
cipitation.

MERKER, Claire: Estimating the Uncer-
tainty of Areal Precipitation using Data
Assimilation.

PETROVA, Irina: Understanding Soil Moistu-
re—Precipitation Coupling on Mesoscales
Using Observations over North Africa.

ZAHID, Maida: Extreme Events in Pakis-
tan: Physical Processes and Impacts of
Changing Climate.

Universitit Hannover

Bachelorarbeiten

HELLMICH, Lara: Anpassung eines Wol-
kenkamerasystems aul maritime Um-
gebungen,

KARWAT, Alexia: Untersuchungen zu Ex-
tremniederschligen in der Region Han-
Nnover.

KRIEGER. Daniel: Kalibrierung einer digi-
talen Spiegelreflexkamera zur Ableitung
der Leuchtdichte aus Allsky-Bildern.

Masterarbeiten
BOLLMANN, Annika: Simulation des Jah-
resganges der Grasvergilbung.

DROSE, Manuel: Untersuchung von See-
rauchstreifen iiber polaren Eisrinnen
mittels LES.

GIERSCH, Sebastian: Flugsimulationen mit
LES generierten bodennahen turbulenten
Windfeldern.

KUTSCHER, Dimitrij: Bestrahlungstirke-
und Strahldichtemessungen im Inftra-
rotbereich.

LANGE. Kezia: Untersuchung ven regio-
nalen Unterschieden der Vitamin-1)3-
wirksamen Exposition.

SCHNEIDER. Melanie: Wassertemperatur-
messungen in urbanen Stillgewissern,

WARD, Simon Lucas: Implementierung und
Test einer NOx-Chemie liir das LES-
Medell PALM und ihre Anwendung fiir
eine idealisierte Strafenschlucht.

WELSS, Jan-Niklas; Simulation von internen
Grenzschichten mit einem genesteten
LES-Modell.

Dissertation

HOFFMANN, Fabian: Validations, Further
Developments, and Applications of a
Lagrangian Cloud Model.

Universitit Hohenheim

Masterarbeiten

BULUSU, Medha: Quantifying the Carbon
Sequestration Potential of Agroforestry
systems in Kapuas Hulu.

MASSERRAT, Negar: Investigation of Dy-
namics in the Atmospheric Solar Park in
Southwest Germany.

TOPNO, Anumeha: Generation of black car-
bon in Mediterranean shrubland soils
during a wildfire and it’s immediate
quantification.

ULLRICH, Matthias: Towards an Integrated
Sustainability Assessment for Agropho-
lovoltaic.

WITTUM, Benjamin: Investigation of the
Evolution of Severe Convection in South-
Western Germany Applyving WRF at Very
High Resolution.

Universitit Innsbruck

Bachelorarbeiten

FRISINGHELLLI, Daniel: Probabilistic Ana-
log Nowcast of Low Visibility Procedures
at Vienna International Airport.

GACHTER, David: Emissionen und deren
Anteil des mternationalen Flugverkehrs
und ihr Anteil am globalen Klimawandel.

GRAF, Ferdinand: Langwellige Strahlungs-

komponenten in Innsbruck und Standorten
im Unterinntal 2015.

KNOBLOCH, Stefanie: Zusammenhang
der Schneefallintensitiit zu Sicht- und
Radarmessung.

LADSTATTER, Paul: Schmelzprozesse und
deren Auswirkung auf die Speicherkapa-
zitéit des Gronlandeisschildes.

LANZANASTO, Tobias: Einjihrige Eddy
Kovarianz Messung des CO2 Flusses in
Innsbruck 20135,

ROSENKRANZ, Michael: Klimatologische
Auswertung von Feinstaubdaten in Inns-
bruck.

SAIGGER, Manuel: Automatisierte Klassi-
fizierung und Klimatologie von Talwind-
tagen im Inntal.

SCHWIENBACHER, Felix: Sensitivitit des
Massenbilanzmodells von Open Global
(Glacier Model - Eine Untersuchung im
Alpenraum.

SILBERER, Katharina: Globale und regi-
onale Betrachtungen von Schwefel- und
Partikelemissionen aus der internationalen
Schifffahrt.

STUCKE, Isabel: Bestimmung der Vertikal-
geschwindigkeit und des Tropfenspekt-
rums aus Dopplermessungen mit einem
vertikal gerichteten Mikro-Regen-Radar,

VIEHHAUSER, Roman: Die meteorologi-
schen Bedingungen an 2 Stationen im
Inntal.

ZAUNER, Cornelia: Jahres- und Tagesgang
der Feuchte entlang der Kiiste, kontinental
und am Alpenrand.

Masterarbeiten

BRAKEMEIER, Maik: Characteristics of
snow structurealong Kongsvegen glacier
(Svalbard).

BRUNHUBER, Stefan: Return Periods of
Extratropical Storms in Furope.

DEL GOBBO, Constanza: Debris thickness
investigation of Solda Glacier, Southern
Rhaetian Alps, ltaly. Methodological
considerations about the use of Ground
Penetrating Radar over a debris-covered
glacier.

EHRENGRUBER, Peter: Snow cover model-
ling on glaciers — An attempt at a high-
resolution model chain for mass balance
caleulation.

GRABER. Peter: Probabilistische Vorhersage
von Beschnemgsbedingungen i Tiroler
Skigebieten.

KRIEGER, Veronika: Influence of secondary
orography on trapped lee wave rotors in
water tank experiments.

LAMPRECHT, Christian: Characterization
of NOx Sources based on Tracer Corre-
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lations in Innsbruck.

LANGHAMER, Lukas; Lagrangian Detec-
tionof’ Moisture Sources for the Southern
Patagonia lcefield.

SCHLUMPBERGER., Miriam: Wet and Dry
Spells in Rio Santa Watershed. Peruvian
Andes, and connections to the large scale
circulation.

SCHONACH, David: Multivariate Statistical
Postprocessing of Vertical Temperature
Profiles.

SCHOLL, Martin: Temperature Variance
Profiles in Complex Terrain. Testing a
Passive Microwave System to Measure
Atmospheric Turbulence.

SILLER, Maria: Wet and Dry Spells in the
Rio Santa Basin, Peruvian Andes : A WRF
Modeling Case Study.

STEINACHER., Cindy: Vergleich der me-
teorologischen Verhiiltnisse der beiden
kontriiren Jahre 2009 und 2010 in der
Antarktis.

STUTZ, Andreas: Transport of Saharan Dust
to the Sonnblick Observatory.

THALER, Marco: Characterization of high
frequency NO2 measurements - A compa-
rison of a cavity ring-down spectroscopy
and achemiluminescence techimque based
instrument.

THORLAKSSON, Daniel: Calibrating a
glacier ice thickness inversion model from
in-situ point measurements.

WEILER. Fabian: Bias correction using
ground echoes for the airborne demons-
trator of the wind lidar on the ADM-
Aeolus mission,

ZIER, Christopher: Wie beeinflussen grofska-
lige Wetterstrukturen das locale Wetter in
den Anden von Chile? Ein Downscaling
Experiment.

Dissertation

LEUKAUEF, Daniel: Quantifving exchange
processes over mountainous terrain: Sensi-
tivity of bulk fluxes to atmospheric back-
ground conditions and surface heating.

Karlsruher Institut fitr Technologie

Bachelorarbeiten

BIERBAUER, Sascha. Untersuchungen zur
Eisbildungsaktivitit mariner Aerosole.

DIETEL: Barbara. Messung der Eisbildungs-
aktivitiat von atmosphinschem Aecrosol
itber Zypern:

HAUSER. Seraphine: Synoptische Analyse
eines Staubsturms im Frithjahr 2015 auf
der Arabischen Halbinsel.

HORNER., Johannes; Der Einfluss des Toten

Meeres auf Konvektion.

SCHILD. Petra: Variabilitit von Wasserdampf’
in der oberen Troposphiire in den Jahren
2005-2016.

SEMSCH, Tristan: Fehlvorhersage hochrei-
chender Konvektion im siidwestdentschen
Mittelgebirgsraum im April 2016.

Masterarbeiten

AUGENSTEIN, Markus: Validierung der
Hageldetektion mittels polarimetrischer
Messgriben des IMK-Radars.

BAUMSTARK. Sven: Analyse des Zusam-
menhangs zwischen Hagelereigmissen und
Frontalsystemen in Westeuropa.

BORGER. Christian: Validation of the fi-
nal MUSICA MetOp/TASI water vapour
isotopologue product: theoretical error
estimations and comparisons to GRUAN
radiosonde observations and ECHAMS-
wiso simulations.

BRAUN, Marleen; Untersuchung von De- und
Nitrifizierung in der untersten Strato-
sphiire und oberen Troposphiire mittels
GLORIA-Messungen imarktischen Win-
ter 2015/2016.

BUCHHOLZ,, Marcel: Der Einfluss des Volta-
stausees auf Wetter und Klima.

DIEKMANN, Christopher: Simulation der
polaren UTLS im Winter 2015/16 mit
ICON-ART.

HAID, Maren: Charakteristische Eigenschal-
ten der konvektiven Grenzschicht mit
Cumulusbewdlkung.

KOCH, Michael; Gefrieren von unterkithlten
Wassertropfen beim Kontakt mit hochak-
tiven Eiskeimen: 2017 : Laborexperimente
und Monte-Carlo-Simulationen.

KOCIOK, Thomas: In-Situ Messung der win-
kelabhiingigen Polarisationseigenschaften
von Mischphasenwolken.

LEYDECKER, Kathrin: Inversionen und
mittelhohe Wolken iiber Westatrika.

MAIER-GERBER, Michael: Predictability
of Tropical Transition in the North At-
lantic Ocean.

MAURER, Katharina: Vertical profiles of
SF6 observed by MIPAS-Balloon: De-
termination of’ stratospheric age of air
1995-2014,

VONGHER, Monika: Detektion von Wol-
ken in Messungen mit dem abbildenden
Infrarotspektrometer GLORIA (Fernuni
— extern).

WANDEL, Jan: Analyse der Umgebungsbe-
dingungen withrend Hagelereignissen.

Dissertationen
DEETZ, Konrad: Assessing the Aerosol Im-
pact on Southern West African Clouds

and Atmospheric Dynamics.

DUBRAVICA, Darko: Verbesserung der
spektroskopischen Parameter von Me-
than im mittleren Infrarotbereich fiir die
atmosphiirische Fernerkundung.

ECKSTEIN, Johannes Roland: Atmospheric
Models and Aircraft Measurements: Re-
presentativeness and Model Validation,

EHMELE, Florian Tim: Stochastische Simu-
lation groBflichiger, hochwasserrelevanter
Niederschlagsereignisse.

FISCHBECK. Garlich: Mass-spectrometric
in-situ measurements of atmospheric vola-
tile orgame compounds onboard passenger
and research aircraft.

FLUCK. Elody: Hail statistics for European
countries,

HANEL, Florian Johannes: Variability of
age of air derived from MIPAS SF, mea-
surements.

HAGEMANN, Rowell: Erhohung stadtischer
LuftschadstolTkonzentrationen - AERO-
TRAM Messungen und COSMO-ART
Simulationen.

LENTINK, Hilke Simone; Mechanisms
determining structural changes during
the extratropical transition of Typhoon
Smlaku (2008). a modelling study.

LOEWE, Katharina: Arctic mixed-phase
clouds : Macro- and microphysical insights
with a munerical model.

LOOS, Jeep Boipelo: Verbesserung der
spektroskopischen Datenbasis von H,O
fir die Anwendung in bodengebundener
Fernerkundung der Atmosphiire.

PIPER, David Amos: Untersuchung der Ge-
witteraktivitit und der relevanten grof}-
riumigen Steuerungsmechanismus tiber
Mittel- und Westeuropa.

PLIENINGER, Johannes Felix: Ableitung von
CH4 und N20 aus MIPAS-EN VISAT-
Beobachtungen.

QUANDT. Lisa-Ann: Variability of'a Summer
Block in Medium-Range and Subseasonal
Ensemble Forecasts and Investigation of
Surface Impacts and Relevant Dynamical
Features.

SCHIEBEL, Thea: Ice Nucleation Activity
of Soil Dust Aerosols,

SCHROTER, Jennifer Jasmin: Modelling
of the interaction between radiation and
the atmospheric composition with I[CON-
ART.

Universitéit Kiel

Masteravbeiten
EISBRENNER, Ezra: On the influence of
bottom topography on the larze scale
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ocean circulation.
HAUSCHILDT, Jaard: Observed and modeled
biogeochemistry of filaments off Peru.
KLOWER, Milan: Energy-budget based
backscatter in a non-linear shallow water
model driven by double gyre wind forcing,
WULFF, C. Ole W.: Summer Climate Variabi-
lity in the North Atlantic-European region.

Dissertationen

KEMENA., Tromje Peer: Assessment of Feed-
backs in the Earth System under An-
thropogenic Forcing: Two Case Studies

REINTGES, Annika: Variability of the Global
Overturning Circulation.

SONG, Zhaovang: Influences of Seaways,
Atmospheric CO2 and Greenland [ce
Sheet on the Pliocene Climate in the Kiel
Chimate Model.

WU, Yanling: Diagnostic Multivear Predic-
tability in the Northern Hemisphere in
Chmate Models: Mechanisms and Model
Bias Influences.

Universitat Kéln

Bachelorarbeiten

ALEXA, Almut: Welche meteorologischen
Faktoren beeinflussen die Entstehung ei-
ner Windkruste ander Schneeoberfliche?

BENTUM. Daniel von:Synoptische Analyse
der extratropischen Zyklone EGON vom
13. Januar 2017.

BETANCOURT, Clara: Lagrangian particle
dispersion modeling to track the chemical
aging of biomass burning aerosol.

CALVO PRIETO, David Orlando: Exploration
of Loess Sequences and a Geological
Gault in Kerpen, Germany. using the
Transient Electromagnetics method.

ELBLE, Thomas: Parametrisierung des
Jahrespangs des Leaf Area Indexes und
Durchfithrung einer Verteilungsanalyse
in Bezug auf Klimavariablen.

GERSMEYER, Keno: 2D-Inversion einer
Multielektroden-Geoelektrikmessung
eines Kiistenaquifers an der belgischen
Kiiste von De Panne.

HEROLD, Tobias: Einfluss der Turbulenz aul’

die Abweichung des interplanetaren Ma-
gnetleldes von der Parker-Konfiguration
bei Sonnenabstiinden von 0,3 bis 1,0 AU
KRAKAU, Florian: Entwicklung eines
Orszag-Tang-Vortex mit ZEUS-MHD,
LIEBER, Christoph: Untersuchung zur An-
wendbarkeit von CMD Explorer Messun-
gen aul Trockenmaare inder Vulkaneifel.
MARZOK, Alexander: Bestimmung der
Absorptionsraten dreier Exoplaneten im

Bereich des Lyman-alpha.

SALVETER, Annika: Auswirkungen der
Verschiebung des Magnetfeldes eines
Exoplaneten mit gebundener Rotation
aul seine Magnetfeldumgebung.

SCHENKEL, Guido: 2D-Modellierung geo-
clektrischer Schlumberger-Sondierungen
aus dem Philippi-Becken, Nordgriechen-
land.

SUTTERLIN, Stefan Karl: Eigenschaften
von Alfvénfliigel bei variierendem Parker-
Winkel.

WESTBROOK., Sarah: Solare Einstrahlung
am Wolkenobservatorium JOYCE,

WILLMES, Clarissa: Numnerische Dissipation
von Allven-Wellen im Zeus-Code.

Masterarbeiten

BOCKMANN, JTanine: Investigation of a
coastal freshwater aquifer in Belgium:
Joint Inversion of Differential Electrical
Dipole Data and Transient Electromag-
netic Data.

BOMHARD, Philipp Julian von: Develop-
ment of a statistical daily precipitation
model and its application to precipitation
records.

FISCHER, Christian: Understanding the auro-
ra on the Brown Dwarf LSR J1835+3239,

GERICK., Felix: Space-time correlations and
anisotropy of’ Lagrangian particle disper-
sioninmagnetohydrodynamic turbulence.

JANSER., Sascha: Development of an one-
dimensional forward and inverse algo-
rithm for SQUID and coil TDEM data.

OSSEN, David; Evaluation of TEM Data
from Schleiz, Thuringia: 1D Inversion
and 21D Modelling,

Dissertationen

ACQUISTAPACE, Claudia: Investigation
of drizzle onset in liquid clouds using
ground based active and passive remote
sensing instruments,

ADRIAN, Juliane: Interpretation of DC and
[P Time-Domain Data Observed on a
Copper Deposit in Turkey Using a Newly
Develeped 2D Finite Element Inversion
with Unstructured Meshes,

BLOCKER, Aljona: Modeling To‘s and
Europa's Plasma Interaction with the Jo-
vian Magnetosphere: Influence of Global
Atmospheric Asymmetries and Plumes.

BRAST. Maren: Scale-adaptive Parameteri-
zation of Shallow Cumulus Convection,

FRANKE, Philipp: Quantitative estimation of
unexpected emissions in the atmosphere
by stochastic inversion techniques.

HARTKORN, Oliver: Modeling Callisto’s
[onosphere, Airglow and Magnetic Field

Environment.

KAZANAS, Konstantinos; Morning aerosol
vertical profiles in the Planetary Boundary
Layer: Observations on a Zeppelin NT
Adrship and comparison with a Regional
Model.

KHOSRAVIAN GHADIKOLAEIL, Kobra:
CO, Profiling in the Lower Troposphere
using a High Spectral Resolution Infrared
Radiometer.

LANGENBACH, Hannah: Anwendung
des neu entwickelten 3D Zeitbereichs-
Inversionsalgorithmus [P3DInv fiir die
Induzierte Polarisation aul” Messdaten
aus Krauthausen, Deutschland.

MOMEKEN, Julia; Wind speed and wind
energy potentials over Europe: Regio-
nalisation, decadal predictability, and
long-term future changes.

MUSACCHIO, Fabrizio-Michele: The far
ultraviolet aurora of Ganymede.

NESKE, Stefanie; Towards an improved
Turbulence Closure Scheme by analysing
[CON Model Simulations.

SCHREINER, Anne Rita: A Model for
Dissipation of Solar Wind Turbulence
with Damping by Kinetic Alfvén Waves:
Comparison with Observations and Im-
plications for the Dissipation Process in
the Solar Wind..

STEINKE, Sandra: Variability of integraded
water vapor: An assessment on various
scales with observations and model si-
mulations over Germany.

WIENEKE. Sebastian:Remote sensing of
red and far-red sun-induced chlorophyll
fluorescence to estimate gross primary
productivity and plant stress in sugar beet.

WITTKE, Jan: Meshless methods for
Maxwell’s equations with applications to
magnetotelluric modeling and inversion.

Universitiat Leipzig

Bachelorarbeiten

BECKER. Sebastian: Riumliche Vanabihtit
der Schneekorngrife in der Antarktis
und Vergleich mit Satellitenmessungen.

FAUER, Felix: Influence of aerosols and
greenhouse gases on time emergence of
climate change signal inmean and extreme
regional surface temperature.

LINKE, Olivia: Cloud Condensation Nuclet
From Satellite Lidar Observations.

OHNEISER . Kevin: Calibration of an Infra-
red. Multispectral All-Sky Camera and
Verification of the Influence of Clouds
on Thermal Radiation.

SCHREINER. Yannik: Simulation von Trends
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in der mittleren Atmosphére.

WOLLSCHLAGER, Niels; Optimales Design
von Monitoring-Netzen in der urbanen
Atmosphire.

Masterarheiten

BOHLMANN, Stephanie: Studying acrosol
profiles with LIDAR over the Atlantic
Ocean.

BOHM, Christoph: Cloud-base height re-
trieval from multi-angle satellite data.

CHENG, Hanmi: Simulation and Evaluation
of the cloud ice number concentration in
global atmospheric model ECHAMG-
HAM2.

CREMER., Roxana: Covariance between large
scale meteorology and cloud properties
over the North East Atlantic Ocean.

DOKTOROWSKI, Tobias: Improvement of
the algorithms for determining tempera-
ture profiles over the Atlantic.

FAUST, Matthias: Entwicklung eines Lag-
rangeschen Partikel Dispersions Modells
zur ldentifizierung von Geruchsquellen
im Erzgebirge.

HORNIG, Sabine: Evaluation and possible
improvement of the Wegner-Bergeron-
Findeisen Processin the ECHAMG model.

JUNGANDREAS, Leonore: Radioactive-
Convective equilibrium and organized
convection - an observational perspective,

KADUK, Clara: Characterization of the
optical properties of complex aerosol
mixtures observed with a multiwave-
lenght-Raman-polarization lidar during
the 6-weeks BACCHUS campaign in
Cyprus in spring 2015.

KANNGIESSER, Franz: Beobachtungen von
Glorien tiber arktischen Grenzschichtwol-
ken zur Identifikation der Wolkenphase
und Ableitung deren Haufigkeit.

KRUG, Amelie: Forcing mechanisms of the
6 h tide in the mesosphere and lower
thermosphere,

KUCHLER, Tobias: Beobachtungen von
Fliilssigwasserwolken tiber dem Atlantik.
Vergleich von schiffsgebundener und
satellitengetragener Fernerkundung.

LUTTKUS, Marie: Einfluss biogener Emis-
sionen auf die Bildung von sekundiarem
organischem Aerosol (SOA),

OSTERLOH, Victoria: Analyzing tempo-
ral variability of meteorological and air
quality records of Medellin, Colombia.

RADENZ, Martin: Observation of in-cloud
vertical air motion with a combination
of Doppler lidar, cloud radar and radar
wind profiler - Results of the COLRAWI
campaign,

REDELSTEIN, Johanna: Statistische Analyse

zur Korrelation zwischen Warnzeitraum
und Wetterprognose im Rahmen von
Vorbeugemalinahmen der Landestalsper-
renverwaltung des Freistaates Sachsen.

RORUP, Birte: Analysis of airborne Black
Carbon measurements with the micro-
Aethalometer AES1.

SCHUBERT, Jan; Multi-model-analvsis of
Artic climate trends.

TATZELT, Christian: Characterization of
weather states over Germany using cloud-
typing and textural features from satellite
remote sensing.

ULRICH, Max: Interactions of mineral Dust
and tropical Storms on the North Atlantic.

VILLANUEVA ORTIZ, Diczo Santiago:
Luftgetragene Ausbreitung von Infekti-
onskrankheiten.

ZIMMER, Stefan: Variabilitiit des Nieder-
schlags im Grolfiraum Leipzig fiir den
Zeitraum 1998 - 2015. Statistische Analyse
stiindlicher Stationsdaten unter Beach-
tung der Landnutzungsinderung sowie
der RADOLAN-Daten des Deutschen
Wetterdienstes,

Dissertationen

BAUDITZ, Stefanie: Immersion Ireezing ex-
periments of biological mineral dustand
dust-bio-mixed particles with the Leipzig
Aerosol Cloud Interaction Simulator.

BLEY. Sebastian: Investigation of warm
convective cloud fields with Meteosat
observations and high resolution models.

CHEN, Ying: Evaluation and Improvement
of Particle Number/Mass Size Distributi-
on Modelling in WRF-Chem over Europe.

FOTH, Andreas: Optimal Estimation of Water
Vapour Profiles using a Combination of
Raman Lidar and Microwave Radiometer.

MERK., Daniel: Uncertainties in the Quan-
tification of Aerosol-Cloud Interactions.

Universitit Mainz

Bachelorarbeit

PROPACH, Vanessa: Charakterisierung der
svnoptischen Situation wiihrend der Mess-
kampagne PAMARCMiP 2017.

Masterarbeiten

BUBEL, Pascal: Die Rolle von Windge-
schwindigkeit und Windscherung ftr
die Bildung von Bannerwolken und Lee-
wirbel.

GUTMANN, Robert: Konstruktion des flug-
zeuggetragenen Absorptionsspektrome-
ters Q2 und Wavelet-Analyse periodischer
Storungen.

KAISER, Katharina: Finfluss von Clear-Air-
Turbulenz auf’ Mischungsprozesse in der
Tropopausenregion.

LUTTMER, Tim: Einfluss der Mikrophysik
aul Eiskristallgrofienverteilungen.

URBICH, Isabel: Vorhersagbarkeit der
Sturmstruktur von Hurrikans withrend
der auffertropischen Umwandlung im
ECMWEF Ensemble.

Dissertationen

CABRERA PEREZ; Carlos David: Simple
monecyclic aromatic compounds from a
global scale perspective,

JOST, Alexander: A Wind Tunnel Investiga-
tion on the Effects of Accretional Growth
of Tce Hydrometeors: Implications on
Microphysics and Organic Chemisty.

NEIS. Patrick Rudoll: Water vapour in the
UTLS - climatologies and transport.

ZORNER, Jan: Remote sensing study of NOx
emissions [tom soils using space- and
ground-based DOAS instruments.

Habilitation

KONOPKA, Paul: Lagrangian transport of
trace gases in the upper troposphere and
lower stratosphere (UTLS).

Universitédt Mimchen

Dissertationen

AUGST, Aylalsabel: Analyse und Vorhersage
eines aus verschiedenartigen Messdaten
gewonnenen dreidimensionalen Wind-
feldes.

BIERDEL. Lotte Beata: On the relevance of
rotational and divergent modes of motion
to mesoscale dynamics and upscale error
growth,

FHARD, Benedikt: Horizontal and vertical
propagation of mountain waves from New
Zealand into the polar might jet.

ENGLBERGER, Antonia: Response of the
wind-turbine wake to a turbulent atmos-
pheric boundary-layer fow.

FORSTER, Linda: Information Content of
Halo Displays for Remote Sensing of Ice
Crystal Properties.

GRAF, Phoebe: The lmpact of Very Short-
Lived Substances on the Stratospheric Che-
mistry and Interactions with the Climate.

HETTRICH, Sebastian: Validation and Veri-
fication of the Atmospheric Radionuchide
Transport Model (ARTM).

NUTZEL, Matthias: The Asian summer
monsoon and its influence on the upper
troposphere and lower stratosphere.

REITER, Anja: Two Case Studies of Long-
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Range Transport of Sulfur Dioxide in
the Upper Troposphere.

WINDMILLER, Julia Miriam: Organization
of Tropical Convection

Technische Universitit Miinchen

Bachelorarbeit

MEYER, Benjamin: Spring Phenology and
Climate Change: Assessing the Impact
of Temperature on Leal Development in
the Bavarian Alps.

Masterarbeit

HEINZMANN. Verena: Frostsensitivitit und
Frithjahrsphénologie 2015 von verschie-
denen Laubgehélzen.

Dissertationen

MARTINEZ SANCHO, Elisabet: Physio-

logical and anatomical acclimation of

contrasting tree functional types under
climate change along their southern range
limits in Europe.

MATIU, Michael: Climate extremes and
variability, and their ecological impacts.

Universitit Trier

Bachelorarbeiten

HOFFMANN, Jaqueline: Fernerkundung
von Phytoplankton in Polynjen des Wed-
dellmeeres.

KUHNLEIN, Laura; Vergleichende Aus-
wertung von Turbulenzimessungen am
Tereno-Standort Wiistebach.

PAIXAQ, Felicitas: Verifikation eines loka-
len Klimamodels in der Arktis anhand
gemessener Oberflichen-Flussdichten.

Masterarbeiten

KNOPP, Laura: Topographically induced
winds and foehn warming effects at the
Antarctic Peninsula.

KRAUSE, Kai: Wind field over an urban
environment using wind LIDAR mea-
surements.

Dissertation

PREUSSER, Andreas: Multi-sensor remote
sensing of long-term circwmnpolar polynya
characteristics in the Arctic.

Universitial Wien

Bachelorarbeiten

BAIER, Katharina: Auswertung der Tempera-

turzeitrethe im Griinloch von 2004-2016,

BAUMGARTNER, Verena: Der Vergleich
von Sensordaten mit manuellen Beobach-
tungen an den dsterreichischen Flughiifen
in Bezug auf Sichtweite und Wolkenun-
tergrenze.

DUNKEL, Markus: Einzelstationsmethoden
der Datenqualititskontrolle - eine Poten-
tialanalyse anhand von Messreihen der
TAWES-Stationen.

FRANK, Fabian Georg: Verifikation von
Windprognosen verschiedener Modelle
an Osterreichischen Flughdifen,

HITTMEIR, Sabine: Derivation of a conserva-
tive and continuous remapping algorithm
for precipitation data.

JANK, Cosima: Datenqualitét meteorologi-
scher Daten der Radionuklid-Messstati-
onen der CTBTO.

JUNGWIRTH, Florian: Berechnung der
Energiebilanz des KleinfleiBkees und
der Pasterze mit Hilfe von Daten einer
automatischen Wetterstation.

KOPFENSTEINER, Cathrin: Entwicklung
einer Verifikationsmethode fir Wind-
richtung und -geschwindigkeit.

KRAINER, Peter: Meteorologische Effekte
zur Bildung von Kaltluftseen am Beispiel
Griinloch,

KUGLER, Lukas: Parametrisierung der Bo-
dentemperatur.

KULT, Jessica: Modifikation des Gewitler-
index CAPE.

LEHNER, Sebastian: Entwicklung eines
Stauniederschlagfingerprints fiir VERA,

MANSBERGER, Andreas: Klimatologische
Trends von Bodenwinden anhand von
Datenzeitreithen der Messstationen an
dsterreichischen Flughifen.

MARTH, Sabrina Marlene; Atyvpisches
Blitzverhalten am Gaisberg in Bezug
aul syneptische GroBwetterlagen.

PERNY. Katharina: Neuschnee - Klimato-
logie aus ERA-Interim.

SEITNER. Vanessa: Plausibilititsiberprii-
fung und Qualitiitskontrolle wissenschafi-
licher Daten im Aichfeld.

SEMPER, Viola Rosa: Nutzen von privaten
Wetteraufzeichnungen zur Ergiinzung
wissenschaftlicher Messnetze am Bei-
spiel Horn.

SVACINA, Judith: Entropie in der Thermo-
dynamik.

ZOLLES, Anita: Lorenz scher Energiezvklus
im baroklinen Zwei-Schichten Modell.

Masterarbeiten

KAINZ, Astrid Barbara: Modelling of the
initiation of deep moist convection in
relation to upper level moisture gradients.

KOIBER, Simon Wolfeang: Verification in
complex terrain with ensemble-analysis,

Dissertation

BRAZDA, Katharina: The elastic-gravitati-
onal equations in global seismology with
low regularity.

Universitat Wiirzburg

Bachelorarbeiten

MAHR., Lisa: Beviélkerungsumfrage zum
Thema ..Klimaproblem®™,

RENK, Johannes: Untersuchung extremer
Wetterereignisse an den Standorten
deutscher GroBSflughédfen im Zuge des
anthropogenen Klimawandels.

Masterarbeiten

ABEL, Daniel: Influence of snow water equi-
valent on droughts and their predictability
in the USA and Central Asia.

HARTMANN. Christian: Dekadische Vorher-
sagbarkeit der atlantischen Hurrikanakt-
vitit und ihrer Parameter mit regionalen
Klimamodellen.

SCHUHMANN, Heidi; Germany asa poten-
tial location for Mediterranean crops-an
analysis based on different climate models.

ZIEGLER, Katrin: Statistische Modellierung
der Phiinologie anhand von verschiedenen
metecrologischen Parametern in Bavern,

Dissertation

RING, Chnistoph: Entwicklung und Vergleich
von Gewichtungsmetriken zur Analyse
probabilistischer Klimaprojektionen ak-
tueller Modellensembles,

Fachhochschule Zirich

Bachelorarbeiten

DOBELIN, Sven und SAHLI, Sven: Nebel-
prognosen fiir den Flughalen Pristina
(BKPR).

LUDI, Lorenz und MUHLEMATTER, Jas-
min: Kurzfristprognosen fiir den Wind auf
dem Flughafen Madeira Funchal (LPMA),

Universitit Ziirich

Dissertationen

ARSENOVIC, Pavle: The Influence of spect-
ral solar irradiance and energetic particle
precipitation on chimate,

BASTELBERGER. Sandra: Diftfusion of wa-
ter and volatile organics in highly viscous
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aerosol particles.

BECK, Alexander; Observing the mi-
crostructure of orographic clouds with
HeloGondel.

BEERLI, Remo: Sources of sub-seasonal
predictability for energy industry-relevant
weather events.

BINDER, Hanin Verena; Warm conveyor
belts: cloud structure and role for cyclone
dynamics and extreme events.

BORODINA, Aleksandra: Uncertainties in
climate projections: the role of observa-
tional constraints.

BUELER, Dominik: Potential vorticity di-
agnostics to quantify effects of latent
heating in extratropical cyvclones: me-
thodology and application to 1dealized
climate change simulations.

COULON, Ancelin; The drivers of atmos-
pheric methane fluctuations over the last
three decades.

CREZEE, Bas: Potential vorticity anomali-
es related to clouds and precipitation in
extratropical cyclones.

DUTSCH, Marina Lara: Stable water isotope
fractionation processes in weather systems
and their mfluence on isotopic variability
on different time scales.

GASPARINI, Blaz: Cirrus clouds and their
geoengineering potential.

HAUSER, Mathias: Attributing climate ex-
tremes to anthropogenic climate change

and land-atmosphere coupling.
HENNEBERG, Olga: Orographic Mixed-

phase Clouds m the Swiss Alps - Oc-

currence, Persistence and Sensitivity.
KLASA, Christina: Sensitivity of ensemble

weather predictions to perturbations of

model physics and boundary conditions.
A study with the convection-permitting
ensemble COSMO-E for three precipi-
tation events in Switzerland.

MCMAHON, Rosemarie: An interdiscip-
linary study on scientific visual com-
munication in the context of climate
change.

MOUSAVI-FARD, Mehrnoush: Morphology
and optical properties of liquid-liquid
phase separated particles.

RUGENSTEIN, Maria: Limits of linear
forcing-feedback frameworks,

SAFFIOTL Claudio: The impact of atmos-
pheric circulation variability on observed
and simulated climate trends.

SIPPEL, Sebastian: Climate Extremes and
their Impact on Ecosystem-Atmosphere
Interactions.
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Universitit Bonn

Bachelorarbeit
BUSCHOW, Sebastian: Losung eines sto-

chastischen Lorenz "96 Modells mittels
Polynomial Chaos Expansion.

Nachtriige fiir das Jahr 2016

Universitéit Bonn

Bachelorarbeiten

RITZHAUPT, Nicole: Mechanismen der
Polartiefenentwicklung.

SZEMEKUS, Svenja: Regionale Klimatologie:
Niederschlagsfohnetfekt in Bonn.

WAGNER, Niklas: Fallstudienbezogene
Validierung objektiver Frontenanalyse.

Dissertationen

LUTZ, Julia: Improvements and application
of the Statistical Analogue Resampling
Scheme STARS.

THOMA , Benno Michael: Palacoclhmate recon-
struction in the Levantand on the Balkans.

Universitiit Frankfurt

Bachelorarbeiten

GESSNER. Claudia: Einfluss der Meeresober-
flichentemperatur auf hochreichende
Konvektion tiber Korsika.

SCHMID, Fabienne: Untersuchungen zur
numerischen Effizienz eines WKB-
Schwerewellenmodells.
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