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Liste der wichtigsten Symbole

h = Eisdicke = (hs — hs)

h; = Eisdicke im Inlandeis

hos, = Eisdicke im Schelfeis

hg = Eisdicke an einem Aufschwimmpunkt

hy = Hohe der Eisoberfliche (bezogen auf eine Koordinatenachse)
hy = Hohe der Eisunterseite

hr = Hohe des Felsuntergrundes

hgs = Hohe des Meeresspiegels

= Vektor der Eisgeschwindigkeit

e 8

~

v, w = Komponenten der Eisgeschwindigkeit

up = Gleitgeschwindigkeit des Eises am Boden (12' B = U(z) = hb))

@y = horizontale Eisgeschwindigkeit (U = (u, v))

g = Gravitationsvektor

7 = Eisfluf} (vertikal integrierte horizontale Eisgeschwindigkeit)

B = Jahresschneebilanz

T = Temperatur im Eis

G = Spannungstensor

ol; = Spannungsabweichungstensor

Eij = effektive Deformationsrate

o = effektive Scherspannung (zweite Tensorinvariante)

n = Exponent im Fliegesetz mit dem Wert 3

7 = Reibungskoeffizient

6;; = Kroneckerdelta

D = isotroper Anteil des Normaldruckes

P, pw = Dichte des Eises, bzw. Dichte des Wassers

d = Distanz zwischen einem Aufschwimmpunkt im Schelfeis und einem
Punkt (x,y) im Schelfeisgebiet

Ty = Ort der Abbruchkante im Schelfeis

T; = Ort im Inlandeis

T, = Ort im Schelfeis

Tg = Ort, an dem das Eis zu schwimmen beginnt (”grounding line”)

A'(T') = temperaturabhiingige Konstante im linearen Fliefigesetz
A(T'") = Konstante, entnommen aus [Paterson, W.S.B., Tabelle 3.3, (5.39); 1983 ]



Kapitel 1

Einleitung

Im heutigen Klimazustand existieren im wesentlichen nur noch zwei gréflere Inlandeis-
massen: das Gronldndische und das Antarktische Inlandeis. Das Gronlandische Eis-
schild besteht aus einem Wasserreservoir von 2.6 Millionen km? in gefrorenem Zustand.
Den weitaus gréfiten Anteil stellt die Antarktis dar mit ihren 30 Millionen km® Was-
seraquivalent. Dagegen ist der Anteil von Gebirgsgletschern und kleineren Eiskappen

am totalen Landeisvolumen verschwindend gering.

Die meisten Informationen {iber den Aufbau des Antarktischen Inlandeises stammen
aus Tiefseesedimentkernen des siidlichen Ozeans. So ist aus Anderungen der relati-
ven Konzentration der Sauerstoffisotope O'® und O zu entnehmen, dafl vor ungefihr
30 - 40 Millionen Jahren die Ozeantemperatur abgesunken war [Pittock, A.B. et al.,
1978] und dies mit einer betrichtlichen Zunahme der Eisbedeckung des Antarktischen
Kontinents einherging. Die zeitliche Entwicklung der Inlandeise ist eng mit den Klima-
bedingungen, die durch Atmosphire und Ozean gegeben werden, verkniipft. Alle drei
Komponenten stehen - auf unterschiedlichen Zeitskalen - miteinander in Wechselwir-
kung. Das Inlandeis &ndert sich im Vergleich zur Atmosphére und Ozean nur langsam.
Fiir Zeitskalen von mehr als 1 000 Jahren {ibernimmt das Inlandeis die prognostische
Rolle der Klimakomponenten, wihrend sich Atmosphire und Ozean quasistationéar auf

die vom Inlandeis vorgegebenen Randbedingungen einstellen.

Gegenstand dieser Arbeit ist es, mit einem vorhandenen prognostischen dreidimen-
sionalen Inlandeismodell ein gekoppeltes System von Inland- und Schelfeis mit einer
Ubergangszone zwischen Inland- und Schelfeis zu entwickeln, das fiir Fragestellungen
im Bereich des Palidoklimas geeignet ist. Weiterhin soll eine Modellvariante entworfen
werden, die auch fiir Fragen der Gegenwart und der nahen Zukunft eingesetzt werden

kann.

In der jiingsten Vergangenheit ist immer wieder die Rolle der Westantarktis bei einer
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Klima&nderung unter den Wissenschaftlern diskutiert worden, und sie hélt noch an
[Weertman, J. 1976]. Die Besonderheit der Westantarktis besteht darin, dafl der Fels-
untergrund - im Gegensatz zum Ostteil - des Antarktischen Kontinents, unterhalb des
heutigen Meeresspiegel liegt und damit ein direkter Kontakt zu den Ozeanen existiert.
Dieser Teil des Inlandeises wird Marines Inlandeis genannt. Die Abbildung 1.1 zeigt,
auf zwel unterschiedlichen Ebenen, den heutigen Zustand der Antarktis.

Ross Schelfeis Ronne - Filchner Schelfeis
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)
e,"c
Y

|
(]
]
h

——— e —
== = S G T SO P
L A R e O A S T i
A A A e
= >

b

e e e S —
N ST
— e L A e

R e G e
S e e T

S S ——

i

H

(B)

Abbildung 1.1: Isometrische Ansicht der Antarktis: A) Eisoberflichentopographie; B) Boden-
topographie relativ zum heutigen Meeresspiegel.
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Im oberen Teil des Bildes 1.1 (A) ist die heutige Eisoberflichentopographie gezeichnet.
Die Gebiete der drei gréBten Schelfeise der Antarktis: Das Ross Schelfeis mit einer
Fliche von 525,8 * 10%km?, das Ronne-Filchner Schelfeis mit 472,7 * 103%km? und das
Amery Schelfeis mit einer Flache von 100 * 103km? sind extra markiert. Im unteren Teil
des Bildes 1.1 (B) ist die heutige Bodentopographie der Antarktis relativ zum heutigen
Meeresspiegel dargestellt. Deutlich ist zu erkennen, dafl weite Teile des Bodenbereiches

der Westantarktis unterhalb des Meeresspiegels liegen.

Marines Eis wird im wesentlichen durch fiinf Gréflen kontrolliert: Durch Eiskanile,
Schelfeisgebiete, Schneeakkumulation, Massenverlust duch Eiskalben, sowie durch Eis-
dome, von denen sich das Eis radial fortbewegt. Eisdome im Schelfeisgebiet entstehen,
wenn die Bewegung des Schelfeises durch Inseln, so z.B. durch die Berkner Insel, durch
die Crary Erhebung oder durch die Roosevelt Insel, unterbunden wird. Aber auch
wenn groflere Flachen des Eises Grundberiithrung bekommen wird die Kriechbewegung
im Schelfeis gestort. Die entstehenden radialen FlieBmuster sind dann unabhéngig vom
EisfluBl im Schelfeis. Die Rénder dieser Erhebungen sind stark durch ein ausgedehntes
Spaltensystem gekennzeichnet. Diese werden durch Scherung des Eisflusses um diese
Eiserhebungen herum hervorgerufen [Kenneth, C.J. and C.R. Bentley, 1983].

Die grofiten Schelfeisgebiete, die Eis aus dem Oststeil des Kontinents entsorgen, liegen
im Westen. Schelfeise sind nichts anderes als riesige Inlandeiszungen, die sich vorwiegend
in Buchten erstrecken und sich unter ihrem eigenen Gewicht in Richtung offener See zur
Abbruchkante hinbewegen. Zum Teil {iben die Réinder der Buchten eine Stiitzfunktion
aus. Typische Schelfeisgeschwindigkeiten liegen zwischen 100 m bis hin zu 1 000 m pro
Jahr an der Abbruchkante. Die Schmelzgebiete des Schelfeises ragen von der Eisfront
bis ungefahr 150 km ins Schelfeisinnere hinein. Die Schmelzbereiche an der Unterseite

sind schwierig zu messen, werden aber mit etwa 1 m pro Jahr an der Eisfront geschitzt.

Weiterhin wird die Auswirkung einer Ubergangszone zwischen dem Schelfeis und dem
Inlandeis diskutiert [Van der Veen, C.J., 1985; Herterich, K., 1987]. Mangels geeigneter
Daten aus dem Gebiet des Ubergangs zwischen Inlandeis und Schelfeis, existieren ver-
schiedene Anschauungen, die auf unterschiedlichen Modellkonzeptionen beruhen, jedoch

ist wohl die Wechselwirkung noch nicht eindeutig verstanden.

Aufgrund der erdzeitlichen Klimageschichte wird vermutet, dafl wihrend der vorletzten
Warmperiode etwa vor 120 000 bis 130 000 Jahren das Eisvolumen der Westantarktis
geringer war als heute und der Meeresspiegel um ca. 5 m hoher als heute lag. Es ist
ferner wahrscheinlich, daff wahrend der letzten Kélteperiode vor ca. 18 000 Jahren das

Inlandeis der Westantarktis bis zum Kontinentalschelf reichte.
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Die vorliegende Arbeit gliedert sich im wesentlichen in zwei unterschiedliche Teile auf:
dem theoretischen Teil, der die Kapitel zwei, drei und vier umfasst sowie den experi-
mentellen Teil, der das Kapitel fiinf beinhaltet.

Nach der Einleitung erfolgt im theoretischen Teil eine Einfiihrung in die Eisdynamik
(Kapitel 2). In diesem werden die physikalischen Grundlagen der numerischen Modelle
beschrieben. Insbesondere die Beziehung zwischen dem Spannungstensor eines poly-
kristallinen Festkérpers und der Kriftebilanz sowie das nichtlineare Fliefliverhalten des
Festkorpers sind Gegenstand der Erérterungen. Die aus diesen Grundlagen entwickel-
ten drei Teilmodelle werden im dritten Kapitel dargelegt. Dabei beruht die separate
Modellierung der unterteilten Eisgebiete der Antarktis auf der Basis der getrennten
Zeitskalen. Schon zu Beginn dieser Arbeit existierte das Inlandeismodell, welches hier
vollsténdigkeisthalber mit aufgefithrt wurde (Abschnitt 3.2). Die Modellentwicklung
der Schelfeisgebiete schlieBt sich im Abschnitt 3.3 an. Fiir zwei unterschiedliche Zeit-
skalen wird, fiir Zeitskalen grofier als 1 000 Jahre und fiir Zeitskalen unter 1 000 Jahren,
ein quasistationéres beziehungsweise ein prognostisches Schelfeismodell vorgestellt. Die
Behandlung der mit geringer Breite, gegeniiber dem Inland- und Schelfeis, versehenen
Ubergangszone in dem groben &quidistanten Modellgitter (100 km), wird im Abschnitt
3.4 wiedergegeben. Im Kapitel vier wird die Numerik der Eismodelle behandelt.

Der zweite Teil der Arbeit (Kapitel 5) beschiftigt sich mit den numerischen Expe-
rimenten, die mit den Eismodellen durchgefithrt wurden. Im Abschnitt 5.1 erfolgen
Langzeituntersuchungen. Nach einem Standardexperiment werden zwei Sensitivitits-
experimente zur Kopplung der Teilmodelle durchgefithrt. Dabei wird das gekoppelte
System von prognostischem Inlandeis, quasistationirem Schelfeis mit einer quasista-
tionsren Ubergangszone dazwischen, in den numerischen Experimenten jeweils 10 000
Jahre integriert. Experimente zu Auswirkungen von Meeresspiegelschwankungen auf
die Antarktis werden anschlieend durchgefiihrt (Abschnitt 5.1.3). Mit einer einfachen
Geometrie (Boxmodell) wird im Abschnitt 5.2 das empirische FlieBverhalten des Eises
in zwei Experimenten gegeniibergestellt. Aus dieser Gegeniiberstellung werden wert-
volle Riickschliisse fiir die Modellierung eines dynamischen Schelfeises gewonnen. Der
Abschnitt 5.3 befafit sich mit numerischen Experimenten fiir eine realistischere Geome-
trie (Ross-Schelfeis) in einem Zeitbereich bis 1 000 Jahre. Dabei steht das prognosti-
sche Schelfeismodell mit dem prognostischen Inlandeismodell mit einer quasistationsiren
Ubergangszone in Verbindung. Wie gut der Eistransport aus dem Inlandeis- ins Schelf-
eismodell simuliert wird, wird an Hand von Beobachtungen beurteilt. Anschliefend
wird ein Standardexperiment fiir das Ross-Schelfeis, welches durch das Inlandeismo-
dell ernshert wird, definiert. Ein Anwendungsbeispiel des gekoppelten Modells von
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Inlandeis- Ross-Schelfeismodell erfolgt mit einem Eiszeitexperiment (Abschnitt 5.3.4).
Mit diesem Experiment werden die Grenzen der groben Modellauflésung bei der Mo-
dellierung deutlich. Im Kapitel 6 findet eine umfassende Diskussion der Ergebnisse
dieser Arbeit statt, sowie ein Ausblick fiir eine sinnvolle Weiterfithrung dieser Model-
lierung. Eine nachfolgende kurzgehaltene Zusammenfassung schliet die Modellierung
des gekoppelten Systems: Inlandeis, Ubergangszone und Schelfeis der Antarktis, ab.



Kapitel 2

Allgemeine Eisdynamik - Bewegung eines

polykristallinen Koérpers

Die beiden Abschnitte dieses Kapitels betrachteten die GesetzméBigkeiten, die den Hin-
tergrund aller in der Eisdynamik verwendeten Modelle bilden. Diese Grundlagen sind
bei [Paterson, W.S.B., 1981] in anschaulicher Weise, speziell auf die Dynamik von Glet-
schern und Inlandeisen bezogen, zu finden. Allgemeiner gehalten ist das Thema bei
[Jaeger, J.C., 1969], der eher die Bereiche der Geologie und Geophysik in seinem Buch
abdeckt. Eine rein theoretische Abhandlung der Thematik ist bei [Hutter, K., 1983]
zu finden. Eine weitere einfiihrende Darstellung in die Eisdynamik, mit einfachen Vor-
schliigen zur Eismodellierung ist bei [Oerlemans, J. and C.J. van der Veen, 1984] zu
finden.

Im folgenden Abschnitt 2.1 wird auf den, in der Mechanik fester Kérper, wichtigen Span-
nungstensor eingegangen. Die Wirkung der Normalspannung sowie die Wirkung der
Abweichungen der Normalspannungen vom isotropen Druck auf einen Korper werden
definiert. Im Abschnitt 2.2 wird das nichtlineare FlieBverhalten von polykristallinem
Eis gegeniiber einem perfekt plastischen Korper sowie gegeniiber einer Newtonschen

Fliissigkeit abgegrenzt.

Um von qualitativen Beschreibungen von Gletscher- oder Eisbewegungen zu einer quan-
titativen Beschreibung zu gelangen, ist es notwendig, die Bewegungs- und Flieleigen-

schaften des Eises niher zu untersuchen.

Dabei wird ein Eisquader als idealisiertes Modell eines Gletschers angesehen. Auftre-

tende Krafte und die damit verbundenen Spannungen, die das mechanische Gleichge-

wicht eines solchen Blocks bestimmen, kénnen mit der Mechanik fester Kérper berechnet

werden. Spannungen im Eis sind bisher noch nicht direkt gemessen worden, jedoch sind

die zeitlichen Anderungen der Deformationen (Deformationsrate) und die Eisgeschwin-

digkeiten von Gletschern und Inlandeisen bekannt. Damit besteht eine Moglichtkeit,
6



die modellierten Geschwindigkeitsfelder mit beobachteten Geschwindigkeitsfeldern zu

vergleichen.

Eisdynamik, ein Teilgebiet der Mechanik fester Korper, beruht im wesentlichen auf
der Wechselwirkung von Kriiften und Deformationen. Wirkt eine Kraft auf einen festen
Kérper, so tritt eine Verschiebung oder Deformation des Materials ein. Bei der Mechanik

fester Korper gibt es folgende drei Aspekte:

1. Die am Korper angreifenden Krifte.
2. Die durch die Krifte hervorgerufenen Deformationen des Kérpers.

3. Das Verhalten des Materials unter Krafteinwirkung, insbesondere die Beziehung

zwischen Spannung und Deformationsrate.

Die beiden ersten Punkte werden zunichst eingehender betrachtet. AnschlieBend wird
der dritte Aspekt, speziell das Materialverhalten von Gletschereis im Vergleich mit einer

Newtonschen Fliissigkeit und einem perfekten, plastischen Kérper, untersucht.

In der Kontinuumsmechanik werden Krifte in zwei unterschiedliche Typen, den
Oberflichen- und den Koérperkraften, eingeteilt. Oberflachenkrifte greifen an den
Auflenflichen eines Volumenkérpers an. Normalkrifte und Scherkrifte sind hierfiir
ein typisches Beispiel. Korperkrifte greifen dagegen, die Gravitationskraft wird da-
zugerechnet, am Schwerpunkt eines Kérpers an und wirken auf die gesamte Masse des

Korpers.

2.1 Spannungstensor und Kriaftebilanz

Spannungen (mit der physikalischen Einheit Pascal) werden durch Oberflichenkrifte

hervorgerufen, die auf eine Einheitsfliche bezogen werden. Sie treten auf:

- als Normalspannungen, die bei einem festen Koérper zu einer Kompression oder
Dehnung fithren. Hervorgerufen wird diese Reaktion durch eine senkrecht zur
Oberflache des Koérpers wirkende Kraft.

- als Scherspannungen, die zu den Oberflichenkriften gezihlt werden, die tangential an

der Oberflache eines Korpers angreifen und eine Scherung des Kérpers hervorrufen.



Die Abbildung 2.1 (S. 8) illustriert im Euklidischen Raum die Komponenten des Span-

nungstensors am Beispiel eines Wiirfels. Jedes System von Spannungen kann durch

zy

] %
6]
yx

Abbildung 2.1: Angreifende Normal- und Scherspannungen an der Oberfliche eines Volu-
menkérpers. Der erste Index gibt die Richtung an, in welcher die Spannung
wirkt. Der zweite Index bezeichnet die Normale zur Ebene, an der die Span-
nung angreift.

einen Tensor von neun Elementen beschrieben werden. Bei einem symmetrischen Ten-
sor reduziert sich die Anzahl der unabhingigen Komponenten auf sechs Komponenten.

Symmetrisch verhalten sich in der Matrix die folgenden Komponenten der Scherspan-
nungen (siehe Abbildung 2.1):

Ozy = Oyzy Ozz = Ozpy Oyz = Ozy

Der erste Index gibt die Richtung an, in welcher die Spannung wirkt. Der zweite Index
bezeichnet die Normale zur Ebene, an der die Spannung angreift. Das Symmetrieverhal-

ten der Scherspannungen resultiert aus der Foderung, dafl die Scherspannungen, die an
8



dem Volumenelement der Abbildung 2.1 angreifen, im Gleichgewicht kein Drehmoment
erzeugen diirfen. Ohne diese Symmetrieeigenschaften wiirden sich die Drehmomente
nicht mehr gegenseitig aufheben [Jaeger, J.C., 1969, Kapitel 3].

Der isotrope Anteil des Normaldrucks wird mit p bezeichnet und ist definiert durch:

1
y e §(ow$ + Oyy + Uzz) . (21)

Dabei bezeichnen o4z, 0yy, 02, die Diagonalelemente des Spannungstensors, die im iso-
tropen Fall identisch sind. Bei Fluiden beschreiben diese Elemente gerade den (iso-
tropen) hydrostatischen Druck. Gleichung (2.1) entspricht der ersten Tensorinvariante,

beziiglich einer Translation des Koordinatensystems.

Der Spannungsabweichungstensor driickt dagegen die Abweichung zum isotropen Anteil

der Normalspannungen aus. In einer Matrix wird dies wie folgt beschrieben:

Ogx — P Ozy Oz
Oy = Oyz Oy —P  Oyz
O 2z T2y Ozz — P

Dabei gilt fiir die Nebendiagonalelemente o; = 0;;. Kiirzer kann diese Matrix in der
Tensornotation mit dem Kroneckersymbol (6; ;) ausgedriickt werden. Diese Darstellung

des Spannungsabweichungstensor wird im weiteren Verlauf der Arbeit benutzt:

oi; = 0y —pbij, (2.2)
it 6 1 firi=)
® 0 fiir i

Der Spannungsabweichungstensor o{; bewirkt durch die Abweichung zum isotropen An-
teil der Normalspannung eine Forménderung des Kérpers (siehe auch Abbildung 2.2).
In Fliissigkeiten tritt dagegen keine Abweichung zum isotropen Anteil der Normalspan-

nungen auf.

Eine Eigenschaft eines polykristallinen Eiskorpers besteht in der Inkompressibilitat, dies
bedeutet, daf} die anliegenden Spannungen zwar die Form des Kérpers &ndern aber nicht
das Volumen (Abbildung 2.2).



Abbildung 2.2: Darstellung eines inkompressiblen Kérpers unter Einwirkung von anisotropen
Normalspannungen (links) und Scherspannungen (rechts). Der Kérper wird
jeweils auf unterschiedliche Weise (gestrichelte Linien) bei konstantem Volu-
men verformt.

Die Bewegung eines Kontinuums ist definiert durch [Malvern, L.E, 1969] :

= du
V.& g=p— . 2.3

FHpi=r— (2.3)
Dabei ist & der Spannungstensor, ¥ die Geschwindigkeit, p die Dichte und g ist der

Vektor der Schwerebeschleunigung.

Nach Paterson verlduft die Bewegung im Eis so langsam, da8 in Gleichung (2.3) der
rechte Term zu vernachléssigen ist [Paterson, W.S.B., 1981].

V-G +p5=0 (2.4)

Gleichung (2.4) bedeutet, daf die Divergenz des Spannungstensors & durch die Gravi-
tationskraft pro Volumeneinheit bilanziert wird. In einem rechtwinkeligen Koordina-

tensystem, in dem die vertikale Ausdehnung entlang der z-Achse verlauft, lautet die
Kréftebilanz:

00zy  00gy = 00y,
+ +

Oz Oy 0z

0oy,  Ooy,  Ooy,
3z T 9y T Oz
10

= 0, (2.5)

= 0, (2.6)



00z, + 0oy, 00,

Oz Jy T8 — 9 27

wobei bereits die Symmetrie des Spannungstensors ¢ ausgenutzt wurde. Die Beziehung
zwischen den vorkommenden Spannungen und den auftretenden zeitlichen Anderungen

der Deformationen ist, wie im nichsten Abschnitt dargelegt wird, nichtlinear.

2.2 Nichtlineares Flief3verhalten

Fiir polykristallines Eis stellt das Flielgesetz den Zusammenhang zwischen den zeitli-
chen Anderungen der Deformation (¢;;) und dem auftretenden Spannungsabweichungs-
tensor (0!;) dar. Der Zusammenhang konnte aus Laborexperimenten empirisch ermittelt
werden [Nye, J.F., 1952a]. Das Flielgesetz lautet:

P = A(T’)O’n_loéj ) (2.8)
wobei:  20% = E oif. (2.9)
ij

Die zweite Tensorinvariante o der Spannungsabweichung wird als effektive Scherspan-
nung bezeichnet. Der Faktor A(T") ist stark temperaturabhsngig (A(0°C)/A(—10°C) ~
10). Die Temperatur T" im Eis wird relativ zum druckkorrigierten Schmelzpunkt gemes-
sen. Der Exponent n hingt von der Gréflenordnung der Scherspannung ab (fiir Scher-
spannungen im Bereich von 0.4 - 1.0 bar gilt n=3). Das Flielgesetz ist unabhéngig
vom isotropen Anteil des Normaldrucks und invariant gegeniiber einer Rotation des

Koordinatensystems.

Die Deformationsrate (€;;) ist unter gleichbleibender Scherspannung unabhingig von
der Zeit. Ein solches Verhalten charakterisiert das Kriechen 2.-Ordnung. Treten kleine
Geschwindigkeitsgradienten wie in Inlandeisen oder Gletschern auf, ist es gebrduchlich,

folgende Definition des Tensors der Deformationsrate zu benutzen:

. Oui Oy
€ij = Ba:j+6w,-' (2.10)

Fir die effektive Deformationsrate € (der zweiten Invarianten des Tensors der Deforma-

tionsrate) gilt analog zu Gleichung (2.9):
2¢% = Za‘,?j : (2.11)
]
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Damit stellen Gleichung (2.8) und Gleichung (2.9) eine Beziehung zwischen den Span-
nungsabweichungen und den Geschwindigkeitsgradienten dar. Die Gleichungen (2.5),
(2.6), (2.7) und (2.8) in Verbindung mit Gleichung (2.10) bilden ein geschlossenes Sy-
stem zur Bestimmung der drei Geschwindigkeitskomponenten vz, v, und v, und der

sechs Komponenten des symmetrischen Spannungstensors &'.

Um das Deformationsverhalten von polykristallinem Eis deutlich abzugrenzen, ist in
der Abbildung 2.3 ein Vergleich zwischen einer Newtonschen Fliissigkeit, einem per-
fekt plastischen und einem polykristallinem Korper skizziert. Aus Abbildung (2.3) ist

(;8) 9yeIsUOIFRULIOR(]

Spannung (kPa)

Abbildung 2.3: Vergleich des Deformationsverhalten zwischen einer Newtonschen Fliissigkeit
(a), einem perfekt plastischen Kérper (b) und einem polykristallinen Eiskdrper

(c).

ersichtlich, dal die Deformation bei einer Newtonschen Fliissigkeit linear zu den auf-
tretenden Kraften erfolgt (a). Ein perfekt plastischer Kérper verharrt bis zu einem
bestimmten Schwellenwert in Ruhe und zeigt danach eine unendliche grofie Deforma-
tionsrate (b). Polykristallines Eis (¢) ist in seinem Deformationsverhalten dem eines
perfekt plastischen Kérpers ahnlich. Dies ist auch der Grund, weshalb in einfachen Mo-
dellen [Weertman, J., 1974] oft mit der Annahme der perfekten Plastizitat gearbeitet
wird. Fiir quantitative Rechnungen mu8 jedoch das nichtlineare Deformationsverhalten
von polykristallinem Eis beriicksichtigt werden.

12



Kapitel 3

Eismodelle

Im vorhergehenden Kapitel sind die Grundlagen zur Eisdynamik fiir eine Modellentwick-
lung eines Eiskérpers mit polykristallinen Eigenschaften dargelegt worden. Um Fragen
im Bereich des Palioklimas beantworten zu kénnen, werden Eismodelle bendtigt, die
fiir eine lange numerische Integrationszeit geeignet sind. Dies bedingt auch eine re-
lativ grobe Auflosung der Antarktis im Modellgitter um vertretbare Rechenzeiten zu

gewdahrleisten.

Im Gegensatz zu dem einzigen vergleichbaren Eismodell [Huybrechts, P., 1990], wird
in dieser Arbeit das Konzept der getrennten Zeitskalen benutzt. Dieses Konzept hat
eine weitreichende Konsequenz fiir die Modellentwicklung und letztendlich auch fiir die
numerischen Experimente, so dafl im folgenden Abschnitt etwas néher auf das Konzept

der getrennten Zeitskalen eingegangen werden soll.

3.1 Das Konzept der getrennten Zeitskalen

Auf Grund von Modellexperimenten [Herterich, K., 1988] ist bekannt, daf8 das Inlandeis
der Antarktis Zeitskalen zwischen 10 000 und 100 000 Jahren hat. Typische Schelfeise
dagegen benstigen nur etwa 1 000 Jahre, um in den Gleichgewichtzustand zu gelan-
gen. Die Ubergangszone zwischen Inland- und Schelfeis erreicht das Gleichgewicht im
Vergleich dazu in einer noch viel kiirzeren Zeit [Herterich, K., 1987]. Folglich befin-
den sich sowohl die Ubergangszone als auch das Schelfeis auf den relevanten Zeitskalen
des Inlandeises immer im Gleichgewicht und kénnen somit in quasistationdrer Weise

modelliert werden.

In diesem Kapitel sollen die Naherungen abgeleitet werden, die in den drei unterschied-
lichen Bereichen Inlandeis, Schelfeis und Ubergangsregion gelten. Die wesentliche Ge-

gensitze zwischen der Inland- und Schelfeismodellierung sind in den beiden folgenden
13



Absitzen zusammengefafit.

Im Inlandeis lassen sich die Eisgeschwindigkeiten diagnostisch aus den lokalen Groflen
Eisdicke, Eisoberflichengradient und Temperatur ableiten. Mit Hilfe der Flacheisnihe-
rung laft sich ein analytischer Ausdruck fiir die Geschwindigkeiten finden. Die hori-
zontalen Geschwindigkeiten variieren mit der Tiefe, so dafl ein mehrschichtiges Modell
notwendig ist (Abschnitt 3.2).

Im Schelfeis dagegen ergeben sich die Eisgeschwindigkeiten aus einem System von zwei
nichtlinearen partiellen Differentialgleichungen vom elliptischen Typ fiir das (horizon-
tale) Schelfeisgebiet. Es kann kein analytischer Ausdruck mehr fiir die Geschwindig-
keiten hergeleitet werden, so daf8 die Bestimmung der Geschwindigkeiten im Schelfeis
nur auf numerischen Wege méglich und damit aufwendiger als fiir das Inlandeis ist.
Jedoch sind die horizontalen Geschwindigkeiten unabhéngig von der Tiefe, so daf ein
Einschichtenmodell aussreicht (Abschnitt 3.3.3).

Fiir das quasistationére Schelfeismodell (Abschnitt 3.3.2) werden die Eisgeschwindigkei-
ten nicht benstigt. Die Ubergangszone, deren Breite in Fliefrichtung des Eises vergli-
chen mit der horizontalen Erstreckung des Inland- und Schelfeises klein ist, erfdhrt eine
gesonderte Behandlung. Die Dynamik der Ubergangszone wird im Modell nur im An-
satz benutzt. Sie wird als quasistationér angesehen und ihre Wirkung auf das Inland-
und Schelfeis wird im Modell als nicht aufgeléster Prozef parameterisiert (Abschnitt
3.4).

14



3.2 Das Inlandeis

Das prognostische dreidimensionale Inlandeismodell, als Teilbaustein des gekoppelten
Systems Inland- Schelfeis und Ubergangszone, existierte schon bei Beginn dieser Arbeit.
Es ist am Max-Planck-Institut (MPI) entwickelt worden [Herterich, K., 1988] und soll

hier in kurzer Form wiedergegeben werden.

In seinen Annahmen entspricht das Inlandeismodell der von [Hutter, K., 1983] entwic-
kelten Flacheisniherung. Dies bedeutet, dafl alle horizontalen partiellen Ableitungen
von EisgréBen, (Deformationsgeschwindigkeit, Temperatur und Scherspannung) klein
gegeniiber ihren vertikalen Ableitungen sind. Im wesentlichen werden fiir die Model-
lierung des Inlandeises drei prognostische Gleichungen bendstigt: Die Massenbilanz, die
Wirmebilanz und die Einsinkgeschwindigkeit des Kontinents in den Erdmantel unter
der Last des Eises.

Die zeitliche Anderung der Eisdicke (k) folgt aus der Massenbilanz:

Oh -
E—V'q-l-B. (31)

Dabei ist ¢ die vertikal integrierte horizontale Eisgeschwindigkeit @y, mit

he
q":/ ﬁHdz
h

b

und B die Jahresschneebilanz an der Eisoberfliche h,. Die Eisunterseite ist mit h,

gekennzeichnet.

Wegen der starken Temperaturabhiingigkeit des Eisflusses (§) (Anderungen um den
Faktor 100 im Temperaturbereich von 0° C bis —30° C ) wird eine zweite prognostische

Gleichung, die zeitliche Anderung der Temperatur, bendtigt:

oT S o*T

In Gleichung (3.2) ist T' die Temperatur, @ die Eisgeschwindigkeit, k£ der (molekulare)
Diffusionskoeflizient sowie d,, die Warmeproduktion, die im Eis durch auftretende De-

formationen hervorgerufen wird.

Als dritte prognostische Variable kommt die Hohe des Kontinents (hs) hinzu, der durch
die Last des Eises im den Erdmantel einsinkt. Diese Variable ist jedoch in der benutzten
Version des MPI-Modells nicht enthalten. Zur Lésung von Gleichung (3.1) und Glei-
chung (3.2) muB noch die Eisgeschwindigkeit @ bekannt sein und fiir Gleichung (3.2)
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Randbedingungen angegeben werden. Im Fall des Inlandeises 148t sich in der hier be-
nutzten Flacheisniherung ein analytischer Ausdruck fiir die Eisgeschwindigkeit ableiten.
Mit dieser Niherung folgt aus der z-Komponente der Kriftebilanz (Gleichung (2.7)):

02z = —pg(hs — 2),

wobei der Atmosphirendruck an der Eisoberfliche (2 = h;) vernachléssigt wird. Die
beiden einzigen von Null verschiedenen Scherspannungen o, und o, werden durch ver-
tikale Integration der x- und y-Komponente der Gleichung (2.5) und (2.6) der Krifte-
bilanz ermittelt. Mit der Isotropie des Normaldruckes (0, = 0yy = 0,;) ergibt sich:

oh,
L (hs — 2),

J:cz

und
Oh,
% = TPIG (hs — 2) .

Die beiden Scherspannungskomponenten o, und gy, sind iiber das FlieBgesetz (2.8) und
der Definition (2.10) mit dem vertikalen Gradienten der horizontalen Geschwindigkeit

g = (u,v) verkniipft:

ou N o\ [ Ozz

5, = 2 AT (o2, +02,) o] (3.3)
Die beiden auftretenden Parameter, der Exponent n (= 3) sowie der temperaturab-
hangige Faktor A(T"), sind durch Feldmessungen bestimmt worden. Aus der vertikalen
Integration der Gleichung (3.3) folgt die horizontale Eisgeschwindigkeit @y = (u,v):

(u,v) = d@p+c (ahs 3h3> ,

oz > Oy
(3.4)

mit ¢, = —2(pg)" [(%ZS)ZJ’(%’:)ZF;I /h:A(T’(z’))(hs—z’)"dz’

und @p der horizontalen Gleitgeschwindigkeit des Eises am Boden (¥p = @y (2 = hp)).
Wie aus Gleichung (3.4) zu sehen ist, werden die Geschwindigkeitskomponenten maf-
geblich durch die Oberfléichenneigung des Eises (22, %%) und einem Faktor ¢, be-
stimmt, der wiederum von der Oberflichenneigung, der Eisdicke und der Temperatur
abhangt. Dabei ist die Richtung des Geschwindigkeitsvektors entgegen dem Gradien-

ten der Oberflichenneigung gerichtet. Mit den horizontalen Geschwindigkeiten lassen
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sich die Eisfliisse ¢ und die Massenbilanz bestimmen. Fiir die Wirmeadvektion in Glei-
chung (3.2) wird noch die vertikale Eisgeschwindigkeit w benétigt. Diese folgt aus der

Kontinuitétsgleichung:

Damit sind die wichtigsten Modellgleichungen des Inlandeismodells definiert worden.
Ein kurzer Einblick in die numerische Behandlung der Modellgleichungen und einen
Vergleich der Bodentemperaturen des Modells mit Beobachtungen sind im Kapitel 4
dargestellt.
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3.3 Modellierung der Schelfeisgebiete

Die Schelfeisgebiete der Westantarktis mit ihrem direkten Kontakt zu den Ozeanen,
gehoren zu den sensiblen Eismassen der Antarktis. Schelfeise und Gletscher dhneln sich
in ihren Eigenschaften, so in den auftretenden Kriften, die zu Eisbewegungen fiihren.
Jedoch stellen Schelfeise den einfacheren Fall dar, denn der Bodenkontakt fehlt, der
bei Gletschern jederzeit vorhanden ist. Fiir ein Schelfeis existieren einfache, sich we-
nig dndernde Randbedingungen (Atmosphire, Ozean); Form und Gleichgewichtsprofil
lagsen sich mit der Methode der plastischen Verformung behandeln. Die horizonta-
len Geschwindigkeiten sind unabhangig von der Tiefe. Die Erforschung der Schelfeise,
insbesondere die des dynamischen Verhaltens, ist noch recht jung,.

Als einer der Ersten untersuchte [Weertman, J., 1957a, b] die Kriechdeformation
schwimmender Eisplatten, indem er das gerade im Labor neu entwickelte Flieigesetz,
von [Nye, J.F., 1952a] und von [Glen, W.J., 1958] verallgemeinert, anwandte (siehe
Abschnitt 2.2). Die ersten Arbeiten zum Gleichgewichtsprofil sowie {iber das Verhalten
des Schelfeises in konvergierenden und divergierenden Buchten, stammen von [Thomas,
R., 1973a,b und 1979b] sowie von [Sanderson, J.O., 1979].

Die erste realistischere numerische Behandlung von Schelfeisen wurde von [MacAyeal,
D.R. and R.H. Thomas, 1982] durchgefiihrt. Das Modell ist sowohl auf das Ross Schelfeis
[MacAyeal, D.R. and Thomas, 1986] als auch auf das Ronne-Filchner Schelfeis [Lange,
M.A. and D.R. MacAyeal, 1986] angewandt worden. Die Rénder wurden festgehalten
und eine Anfangseisdicke in einer Keilform vorgegeben. In allen Anwendungen wurde
das Modell, so im Ross Schelfeis, mit den beobachteten Groéfien des durch die Eiskanile
(A, B, C, D, E, D, F) einstréomenden Eises eingegeben. Die Resultate zeigen, bei einer
Gitterauflésung von etwa 20 km, befriedigende Ubereinstimmungen mit den beobach-

teten Eisdicken und Eisgeschwindigkeiten.

Die Grundlage der Schelfeismodellierung dieser Arbeit basiert auf der Kréftebilanz der
Gleichung (2.4). Im folgenden Abschnitt wird gezeigt, da§ durch die im Schelfeis exi-
stierenden Randbedingungen (Kontakt zur Atmosphire und zum Ozean) bestimmte
Oberflachenkréfte vernachlassigt werden kénnen und sich dadurch die allgemeinen Glei-
chungen (2.5), (2.6) und (2.7) vereinfachen.
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3.3.1 Schelfeisniherung

Der direkte Kontakt des Schelfeises zur Atmosphire und zum Ozean fiithrt zu Vereinfa-
chungen der Modellgleichungen. In Schelfeisen konnen sich keine vertikalen Scherkréfte
(0z2) und (o,,) autbauen [Sanderson, J.O. and C.S.M. Doake, 1979], weil die Schelf-
eisunterseite im Ozean keine Grundberiihrung hat. Die Scherung, hervorgerufen durch
die Atmosphére an der Schelfeisoberseite, wird genauso wie bei dem Inlandeismodell
(Abschnitt 3.2), vernachlissigt. Die allgemeine Kriftebilanz Gleichung (2.5), (2.6) und
(2.7) geht damit in die Schelfeisnsherung iiber und Gleichung (2.7) reduziert sich zu:

0022 _
8z
Integration iiber z, von der Eisoberflache z = h, bis zu einer Tiefe z im Eisinnern ergibt
0pe = —pg(hs — 2) . (3.1)

Der Normaldruck o, in z-Richtung nimmt mit der Tiefe zu. Weiterhin gilt nach der all-
gemeinen Definition des Spannungsabweichungstensors Gleichung (2.2), dafl die Summe

der Abweichungen verschwinden mu#f :

Ope + 0Oy +0,,=0
oder
Ory = —0Opp— 0y, - (3.2)
Fir die Normalspannungen gilt direkt nach Gleichung (2.2)
Oy = O gljy +p
Ozz = U;z +p
oder p = o0, —o0., (3.4)

Wird nun die Gleichung (3.4) unter Beachtung von Gleichung (3.1) und Gleichung (3.2)
in Gleichung (3.3) eingesetzt, folgt:

Ozz =2 04, + 0, — pg(hs — 2) . (3.5)
Fiir die Spannung o, folgt analog

Oy =20y, + 055 — pg(hs — 2) . (3.6)
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Werden die Gleichungen (3.5) und (3.6) in die Gleichung (2.5) sowie in die Gleichung
(2.6) eingesetzt, ergibt sich unter Vernachlissigung der vertikalen Scherspannungen

Oz, und oy, :

oh, 0ol 0o,  Boy

— R Rk vy =0 3.7

P9 Oz + Oz + Oz + Oy ’ (3.7)
Oh, do,, . Ool 005y

— = =0 . 3.8

”gay+2 oy T oy T oa 0 (3.8)

In der Schelfeisndherung von (3.7) und (3.8) sind die horizontalen Ableitungen der
Eisoberflachenhshe (2% sowie %), der Anisotropie des Normaldruckes (o},) und (o}, )

und der horizontalen Scherspannung o,, miteinander verkniipft.

Die Gleichungen (3.7) und (3.8) bilden die Ausgangsgleichungen der beiden Schelfeismo-

delle (quasistationér, prognostisch), die in den folgenden Abschnitten entwickelt werden.

3.3.2 Das quasistationire Schelfeismodell

Fir die Modellierung auf Zeitskalen gréfer als 1 000 Jahre, der Zeit innerhalb der
das Schelfeis bei festen Randbedingungen ins Gleichgewicht kommt, kénnen weitere

Vereinfachungen gemacht werden.

Vereinfachungen der Schelfeisndherungen

Sinn und Zweck dieser Vereinfachungen liegen darin, zu untersuchen, ob es mit ein-
fach konstruierten Schelfeismodellen, die besser fiir eine lange numerische Integration
geeignet sind, moglich ist, Fragen im Bereich des Paldoklimas zu beantworten. Zum
einen wird dabei auf die komplizierte Schelfeisdynamik verzichtet, die auf den Zeitska-
len grofler als 1 000 Jahre eine untergeordnete Rolle spielt, indem das Schelfeis nur in
seinem Gleichgewichtszustand (quasistationér) betrachtet wird. Zum anderen wird das

nichtlineare FlieBverhalten des Eises in Gleichung (2.8) linearisiert.

Mit diesen beiden Annahmen ist es moglich, eine einfache Losung zu konstruieren, die
auch prinzipielle Aussagen iiber Schelfeise gestattet. Eine Uberpriifung des in diesem
Abschnitt entwickelten quasistationiren Schelfeismodells erfolgt (Abschnitt 5.1.1 Seite
61), indem getestet wird, wie gut mit den vom Inlandeismodell in Verbindung mit der
Ubergangszone berechneten Eisdicken an der Aufschwimmgrenze, sich die zirkumpolare

Schelfeisbedeckungen simulieren lassen.
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Aus Gleichung (3.7) folgt fiir ein Schelfeisprofil in der x-z Ebene (o}, = 04y = 0):

Oh, Ooy,
—pgt + 2= =0 . (3.9)

In der Gleichung (3.9) wird die Kraft die druch der Eisoberflichengradient bewirkt
wird in z-Richtung und durch die Kraft die aus dem Gradienten der Anisotropie des
Normaldruckes folgt bilanziert. Durch eine Integration von Gleichung (3.9) entlang der

z-Achse ergibt sich:

— pg[a(z) — ha(y)] +2 [0 () — ohalzs)] =0, (3.10)

dabei ist hs(z) die Héhe der Eisoberfliche an einem Ort z innerhalb des Schelfeises
und h,(zs) die Hohe der Eisoberfliche an der Abbruchkante z; des Schelfeises. Wird
Gleichung (3.10) nach o, aufgelsst, folgt:

Ora(®) = Ohals) + 509 () = halar)] (311)

Die Spannungsabweichung o’ _ an einer Stelle z im Schelfeis hingt nach Gleichung (3.11)
von der Hohendifferenz des Eises zwischen der Abbruchkante 2y und der Stelle z ab.
Unbekannt bleibt in Gleichung (3.11) bei vorgegebener Eisoberflichenhshe (h,) noch

die Spannungsabweichung o’ .(zs) an der Abbruchkante.

In dieser Modellentwicklung soll nicht das FlieBgesetz nach Gleichung (2.8) zur Anwen-

dung kommen, sondern eine linearisierte Version:

_ Ou

LT 3.12
2 aw A O ( )
Einsetzen der Gleichung (3.11) in Gleichung (3.12) liefert:
Ou 1
= A ot (zr) + 5p0 (o) = hu(a))] (3.13)

Mit dem Ausdruck fiir die z-Komponente des Geschwindigkeitsgradienten in Gleichung
(3.13) 1aBt sich durch Integration iiber z die Geschwindigkeit im Schelfeis ermitteln:

[ O da = A ot an)w — )+ 30 | ") - ha(e )], (314
mit z, einer Stelle im Schelfeis, fiir welche die Geschwindigkeit u(xz;) bekannt sei. Bei
einer unendlich weit entfernten Abbruchkante (zy — 00), ist die Eisdicke an der Ab-
bruchkante infinitesimal klein (o’ (zf). Dies bedeutet, dal die Eisoberfliche h (zs) auf
der Hohe des Meeresspiegels h,, liegt. Damit ergibt sich der folgende Ausdruck fiir die
Eisgeschwindigkeit eines Schelfeisprofils:

u(z) = u(z,) + %A’ og [ [ha(e") — by da’ . (3.15)
21



Die Ausdriicke (3.13) und (3.15) sollen fiir die weitere Rechnung als Funktion der Eis-
dicke h anstelle der Héhe der Eisoberfliche h, ausgedriickt werden. Nach der Schwimm-
bedingung gilt:

hp=(hes—hs)pu, (3.16)

wobei h, die Héhe der Schelfeisunterseite und p,, die Dichte des Wassers ist. Mit der
Gleichung (3.16) wird in Gleichung (3.15):

(ho = hw) = ch, (3.17)

mit ¢ = ( —i). (3.18)

Pw

Zur Berechnung der stationiren Form des Schelfeises wird von der eindimensionalen

Massenerhaltung ausgegangen:

Oh Oq
LI Y (3.19)
mit ¢ der vertikal integrierten horizontalen Eisgeschwindigkeit u, h der Eisdicke und b
der Massenbilanz. Da im Schelfeis keine vertikale Geschwindigkeitsscherung stattfindet,
gilt:
g=u-h .

Falls b vernachlassigt werden kann, wird:

Og _O(u-h) _ Ok ,Ou _
e (3:20)

Wird jetzt Gleichung (3.20) nach dem Gradienten der Eisdicke aufgeldst und fiir die
Geschwindigkeit u(z) die Gleichung (3.15) sowie fiir die Ableitung 9/, die Gleichung
(3.13) unter Beachtung von Gleichung (3.17) eingesetzt, folgt:

Oh h Ou

oz u(z) Oz

1A' pgch?
u(zs)+ L A pge [7 h(z')de

(3.21)

Um einen analytischen Ausdruck fiir die Eisdickenverteilung zu bekommen, welches

das Ziel dieser Herleitung ist, mufl eine Annahme {iber das Integral im Nenner der

Gleichung (3.21) gemacht werden: Fiir den Fall, dafl der Ort & > z, sehr nahe bei
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dem Ort z, liegt, kann das Integral 1 A’pgc [* h(z')dz’ vernachlissigt werden und man
g g 2 p Ty

erhélt ndherungsweise:
Oh _ _Alpgc .,
Oz 2 u(z,)
Gleichung (3.22) ist eine nichtlineare gewdhnliche Differentialgleichung erster Ordnung,
die jedoch nicht unldsbar ist. Sie stellt einen Spezialfall der Riccatischen Differenti-

algleichung dar, die mit Hilfe der Seperation der Variablen gelost werden kann. Das

(3.22)

Ergebnis ist:

Mo = e (3.23)

2 ufzs)

Bei fester Eisdicke und Eisgeschwindigkeit an der Stelle z, ist
A'pg ch(z,)

1
= — 3.24
2 u(zs) d,’ ( )
eine Konstante. Mit d = (z — z,) erhilt man:
h(zs)
h(z) = 3.25
0= 1 (3.2)

Nach Gleichung (3.25) nimmt die Eisdicke mit wachsender Entfernung (d) zur Stelle z,
ab. Der Parameter d, kann leicht abgeschétzt werden, wenn Gleichung (3.25) nach d,

Bei einer Eisdicke an der Aufschwimmlinie h(z,) = 1 km, einer Lingenausdehnung
des Schelfeises von 1 000 km (Ross Schelfeis), sowie einer Abbrucheisdicke von h(z) =
h(zy) = 0.2 km, folgt d, = 250 km. Ein Schelfeisprofil nach Gleichung (3.25) mit den
beschriebenen Werten ist in Abbildung 3.1 zu sehen.

aufgelost wird:
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Abbildung 3.1: Profil eines analytisch bestimmten Schelfeis mit vorgebener Eisdicke an der
Aufschwimmgrenze h(z,) von 1 km, einer Eisdicke an der Abbruchkante von

0.2 km und einer Lingenausdehnung d von 1 000 km mit einem Parameter d,
von 250 km.

Die einfache Darstellung der Eisdickenverteilung der Gleichung (3.25) fiir ein Schelf-
eisprofil soll nun auf ein zweidimensionales Gebiet verallgemeinert werden. Es wird
versucht, die Eisdicken h(z,y) im Schelfeis als ein gewichtetes Mittel der Eisdicken-
verteilung hg; lings der Schwimmlinie (der Linie an der das Inlandeis zu schwimmen
anfdngt) und den jeweiligen Entfernungen d; zur Schwimmlinie auszudriicken:

1z hoi
h = — L 3.26
(-’an) m; 1_!_% ( )

Dabei ist m die Anzahl der Gitterpunkte lings der Schwimmlinie und d, ein einmalig
festgesetzter Parameter, um die nach Gleichung (3.26) modellierten Schelfeisdicken an
Beobachtungen anpassen zu kénnen. Das gewichtete Mittel zur Bestimmung der Schelf-
eisdicke h(z,y) Gleichung (3.26), ist nicht direkt zeitabhingig; jedoch abhingig von der
Eisdicke h; an der Aufschwimmlinie. Diese wird wiederum von dem prognostischen
Inlandeismodell sowie von der Ubergangszone bestimmt und liegt auf der Zeitskala des

Inlandeises.

In Abbildung 3.2 ist am Beispiel des simulierten Ronne-Filchner Schelfeises gezeigt, wie
die Eisdickenberechnung fiir eine Ebene vollzogen wird. In diesem einfachen, analyti-
schen Modell wird deutlich, da8 die Berechnung der Schelfeisgebiete entscheidend von
den Eisdicken an der Aufschwimmgrenze abhangt. Auf die Berechnung der Eisdicken

an der Aufschwimmlinie wird im Abschnitt 3.4 eingegangen.

Im Hinblick auf eine Berechnung der Schelfeisdicken nach Gleichung (3.26) in einem
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gekoppelten System des prognostischen Inlandeismodells (Abschnitt 3.2) mit dem qua-
sistationdren Schelfeismodell erlangen die beiden GréSlen z, und h, eine besondere Be-
deutung fiir die Form (3.26), die nachfolgend verdeutlicht wird (siehe auch Abbildung
3.2):

- die Position der Aufschwimmgrenze z, muf hinreichend, und im Bedarfsfall mit einer
groBeren Auflésung als die Gitterauflssung im Modell, bekannt sein. Damit wird
sichergestellt, dafl mdgliche Anderungen in der Position der Aufschwimmgrenze
nicht von der dquidistanten Gitterauflésung (100 km) abhingen und folglich bei
Anderungen des Meeresspiegels eine kontinuierliche Bewegung der Aufschwimm-

grenze erfolgen kann.

- die Eisdicke h, an der Aufschwimmgrenze g mufl bekannt sein. Dies ist eine Gréfle,
die zwar von dem EisfluB aus dem Inlandeis abh#ngt, aber von der Ubergangszone
mit bestimmt wird (Abschnitt 3.4).

Das Oerlemans Schelfeis

Eine #hnliche Parameterisierung fiir die Schelfeisdicke im Gleichgewicht haben [Oer-
lemans, J. and C.J. Van der Veen, 1982, S.183] vorgeschlagen. Ihr Inland- Schelfeis-
modell (ohne Ubergangszone) hat die gleiche Gitterauflssung, wie das Modell in der
vorliegenden Arbeit. Die Schelfeisdicke A(z,y) an einem Gitterpunkt (i,j) im Schelfeis
ist gegeben durch:

oy =+ [T gy (3.27)

’ Q J Yr

mit A einer bestimmten Richtung in der Horizontalebene, hy der Eisdicke an der Auf-
schwimmgrenze und Y der Distanz in Richtung von A zwischen einem Schelfeispunkt
(x,y) und der Aufschwimmgrenze. Der Wert des Exponenten p betrégt 1,5. @ ist eine
Normalisierungskonstante. Im numerischen Modell wurde nur iiber vier Richtungen
gemittelt. Mit der Form (3.27) erreichte Oerlemans bereits eine Simulation der Eisbe-

deckung der drei groften Schelfeisgebiete der Antarktis.

Der Ansatz von Oerlemans hat jedoch gegeniiber der Form (3.26) den Nachteil, daf
direkt an der Aufschwimmlinie (Y = 0), Gleichung (3.27) singulér wird. Weiterhin
beruht die Form auf einem empirischen Ansatz, im Gegensatz zur Gleichung (3.26), die
an die Eisdynamik angelehnt ist. Ein weiterer Kritikpunkt an der Form (3.27) ist, wie
in Abschnitt (5.3.2) deutlich wird, die Mittelung iiber nur vier Raumrichtungen, die
in Konflikt gerat mit der gingigen Vorstellung der numerischen Behandlung des Ross
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Schelfeises (siehe auch MacAyeal, D.R. and R.H. Thomas, 1982,1986), denn das Ross
Schelfeis wird nur durch wenige diskrete Eiskanile erndhrt. Auflerdem fliet nahezu
kein Eis, bis auf kleinere unbedeutende Gletscher, aus der an der Ostseite flankierenden

Transantarktischen Gebirgskette ins Ross Schelfeis hinein.
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Abbildung 3.2: Arbeitsweise des analytischen Modells, dargestellt am Ronne-Filchner Schelf-
eis: Die Eisdicke h(z,y) am Punkt (x,y) innerhalb des Schelfeises ist durch die
Eisdicke hg; an der Aufschwimmlinie g und den Abstand d vom Punkt (x,y)
zur Aufschwimmlinie bestimmt. Der einmalig festgelegte Parameter d, = 250
km soll das Modell an die Beobachtungen justieren.
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3.3.3 Das prognostische Schelfeismodell

Fiir transiente Zustinde des Schelfeises, die sich auf einer Zeitskala von weniger als
1 000 Jahre abspielen, einem Zeitbereich, indem das Schelfeis noch nicht im Gleichge-
wicht ist, ist es erforderlich, sich mit den dynamischen Vorgéngen im Schelfeis néher
zu beschéftigen. Insbesondere miissen nun die Eisgeschwindigkeiten im Schelfeis, die
im quasistationsren Schelfeismodell nicht mehr enthalten sind, explizit berechnet wer-
den. Die Divergenz dieses Geschwindigkeitsfeldes bestimmt iiber die Massenerhaltung
(Gleichung (3.19)) die zeitliche Anderung der Eisdicke.

So ist fiir die Modellierung des gekoppelten Systems Ozean Schelfeis ein prognostisches
Schelfeismodell Vorausetzung, um Wechselwirkungen, insbesondere fiir die Temperatur-
und Dichteberechnung, in beiden Medien zu beriicksichtigen. Ebenso ist es erforderlich
mit einem dynamischen Schelfeismodell zu arbeiten, wenn transiente Zustinde bei Sta-

bilitdtsrechungen zur Westantarktis betrachtet werden sollen.

In der prognostischen Modellversion kommen die kompletten Gleichungen der im Schelf-
eis giiltigen Kréftebilanz, Gleichung (3.7) und Gleichung (3.8), zur Anwendung. Um
einen Ausdruck fiir die Geschwindigkeiten im Schelfeis zu erhalten, wird die Beziehung
zwischen Spannung und Verformung (Gleichung (2.8)) bendtigt. Eine dem Fliegesetz
analoge Form gilt auch fiir die effektive Deformationsrate (¢) und die effektive Spannung
(o) [Paterson, W.S.B., 1981]:

E=A(T") o™ . (3.28)
Wird das Flielgesetz (2.8) nach (o};) aufgelost und die effektive Spannung o in Gleichung
(2.8) durch Gleichung (3.28) ersetzt, folgt:

, €ij
%ij = .\ Lo(n—1)
AT) (3)"

Wird der Nenner der Gleichung (3.29) nach den Potenzregeln ausmultipliziert, so gilt:

(3.29)

ol = G
1) A(T,)%é(l—'};)
Nach Gleichung (3.30) ergibt sich fiir die in Gleichung (3.7) und Gleichung (3.8) ent-

haltenen Spannungen:

(3.30)

f _ 3u n—1 ._(1_3:.)
Tow = - A(T) 7 : (3.31)
g = 2 ATy %e—(1-%) (3.32)
vy 5y ] 5
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ow ~1.(1-1)
! = e / n n
T = A(T"Y mé , (3.33)
;1 f0u  Ov -1 :~(1-1)
Ty = (_ay + % A(T") %€ . (3.34)

Wobei die in Gleichung (3.30) enthaltenen Komponenten des Tensors der Deformations-
rate nach Gleichung (2.10) durch Ableitungen der Geschwindigkeitskomponenten ersetzt
worden sind. In den Gleichungen (3.31), (3.32), (3.33) und (3.34) stehen noch die ef-
fektiven Deformationsraten (€), die durch Geschwindigkeitsableitungen ersetzt werden

sollen. Im Schelfeis vereinfacht sich der Ausdruck (2.11) fiir die effektive Deformations-

rate zu: .
. [1,. . i .2 ]2
= [5 (62, +¢2 +¢é2) + efy] (3.35)
Mt 0 0 0 1[0 0
. u v w o, U v
€ae = 33 Eyy = 3y’ €z = 25 Loy =3 (6y + 6x> 5 (3.36)
wird die effektive Deformationsrate (Gleichung (3.35)) zu:
1
. 1{/6u)’ w\? ow\’|" 1fou  ow\*|’®
°= {5 [(a—w) &) @) | iGR)) o e

In Gleichung (3.37) tritt die vertikale Ableitung der Vertikalkomponente der Eisge-
schwindigkeit 0w /5, auf, die mit Hilfe der im Eis giiltigen Inkompressibilitit ersetzt

)-8 @ @) e

Wird jetzt Gleichung (3.37) unter Beriicksichtigung von Gleichung (3.38) in die Glei-
chungen (3.31), (3.32), (3.33) und (3.34) eingesetzt, gehen die Gleichungen fiir die Schelf-
eisniherung (Gleichung (3.7) und Gleichung (3.8)) nach Multiplikation mit A(T")# iiber

in:
Oh 0 (Ou 0 [Ov 10 [[{Ou  Ov
— N L B s = (=2 il f B R -

pgA(T) Oz +28:v (c')wf) + Oz (Byf) i 2 0y [(ay + 3:17) f] 0 (8:59)

wird zu:

und

NeOhs 50 (Ov,\ 8 (Ou,\ 10 [fOu Ov) .| _
~ g A(T)" 3y T *dy (8yf) "oy (3wf) " 20 [(31/ * 3»"6) f] =0, (340)
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Dabei steht der Term f fiir den nichtlinearen Anteil, der im wesentlichen die effektive
Deformationsrate enthilt. Mit Gleichung (3.37) und Gleichung (3.38) wird:

2 2 21-3(1-%)
_e-(-3) = |(Ou) 4 (Ov) L Ou Ov 1(Ou Dv ,
f=e 5z) T\ay) Tos oyt al\aytos (3:41)

Die beiden Gleichungen (3.39) und (3.40) bilden ein geschlossenes System von zwei
nichtlinearen, partiellen Differentialgleichungen vom elliptischen Typ, fiir die zwei un-
bekannten Geschwindigkeitskomponenten u,v, die nur noch numerisch gelost werden
kénnen. Beide Gleichungen (3.39) und (3.40) verkniipfen in diagnostischer Weise die
Form des Schelfeises ( Ohs /g, Ohs /9y) mit den Geschwindigkeiten im Eis. Der Einfluf
des nichtlinearen Terms f auf das Losungsverhalten wird im Abschnitt 5.2, (S. 69) unter-
sucht. In den numerischen Experimenten zeigen sich in der Tat sichtbare Unterschiede

zwischen linearem und nichtlinearem Flief3verhalten des Eises.

Es 148t sich, im Gegensatz zum Inlandeismodell, bei dem es mit Hilfe der Flacheisnihe-
rung moglich war einen geschlossenen Ausdruck fiir die Geschwindigkeiten zu finden
(Gleichung 3.4, Seite 16 ), aus den Schelfeisnsherungen (Gleichung (3.39) und Glei-
chung (3.40)) kein analytischer Ausdruck mehr fiir die Geschwindigkeiten finden. Da-
mit ist grundséatzlich die Berechnung der Geschwindigkeiten im Schelfeis aufwendiger
als im Inlandeis. Gemeinsam ist beiden Modellen, dafl die Gleichungen zur Geschwin-
digkeitsberechnung keine Zeitabhéngigkeit besitzen und demzufolge die Gleichungen

diagonstischer Natur sind.

Im progonstischen Schelfeismodell wird in erster Naherung mit einer konstanten Tempe-
ratur (T' = —10 °C) gerechnet. Die Konstante A(T") hat dann nach [Paterson, W.S.B.,
Tabelle 3.3, (S. 39); 1983] den Wert A(—10°C) =5.2-1071¢ s~! KPa™3).

Das numerische Schema zur Lésung des Systems der Gleichungen (3.39) und (3.40),
wird im Kapitel 4 erklart.
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3.4 Modellierung der Ubergangszone zwischen In-

landeis und Schelfeis

Die Existenz, aber auch die Definition der Ubergangszone, ist bisher noch umstrit-
ten. So sind bisher noch keine Beobachtungsdaten vorhanden um die aus theoretischen
Uberlegungen abgeleitete Ubergangszone zu bestiitigen. Eine strenge Definition der
Ubergangszone ist bisher ebenfalls nicht erfolgt. So ist die Ausdehnung der Ubergangs-
zone bei verschiedenen Autoren unterschiedlich. Nach [Herterich, K., 1987] ist allein aus
den physikalischen Bedingungen, welche die Ubergangszone charakterisieren, eine plau-
sible Definition moglich. Im Abschnitt 3.4.1 wird auf diese Bedingungen néher eingegan-
gen, um daraus Gleichungen abzuleiten mit denen eine Kopplung des Inlandeismodells
mit dem Schelfeismodell méglich ist. Der darauffolgende Abschnitt 3.4.2 beschaftigt sich
mit der Formulierung der Kopplung, die sich im wesentlichen auf die Kraftebilanz im
Ubergangsgebiet zwischen Inlandeis und Schelfeis stiitzt. Eine Groflenabschitzung des
Zugterms in der Kréftebilanz sowie ein Vergleich mit dem Druckunterschied zwischen
Inlandeis und Schelfeis erfolgt anschlieend (Abschnitt 3.4.3). Eine Bedingung um die
Eiskanéle zu finden, die die Schelfeise im wesentlichen ernéhren, ist im Abschnitt 3.4.4

definiert. Die Grenzen des Kopplungsverfahrens werden im Abschnitt 3.4.5 diskutiert.

Der erste Hinweis auf die Existens einer Ubergangszone zwischen Inlandeis und Schelf-
eis kam von [Weertman, J., 1974]. Er folgerte unter der Annahme der vollkommenden
Plastizitéit (siehe Abbildung 2.3), daf im Bereich der Ubergangszone die Spannung am
Boden (o,;) von gleicher GréBenordnung sein muf}, wie die longitudinale Zugspanung
(of,) und, daB Gleichgewichtsbedingungen in diesem Bereich nur existieren kénnen,
wenn die Eisdicke des schwimmenden Teils des Eises sich nicht wesentlich von dem auf
Grund liegenden Eis unterscheidet. Doch diesen theoretischen Uberlegungen - Messun-

gen gibt es bis heute nicht - wurde lange Zeit keine Beachtung geschenkt.

Erst [Van der Veen, C.J., 1985] griff diese Gedanken wieder auf. Sein zweidimensionales
gekoppeltes Inlandeis Schelfeismodell enthlt eine Ubergangszone, die sich nur strom-
aufwirts vom Aufschwimmpunkt erstreckt. Die Breite des Ubergangsgebietes wurde mit
150 km fixiert, bei einer Gitterauflosung von 50 km. Demzufolge fallen drei Gitterpunkte
in das Ubergangsgebiet; eine Minimalforderung, um die Kriftebilanz im Ubergangsge-

biet noch numerisch definieren zu kdnnen.

Ein wesentlicher Beitrag zur Problematik der Ubergangszone, ist in der Arbeit von [Her-
terich, K., 1987] zu finden. In seinem zweidimensionalen Modell fiir ein Vertikalprofil

der Ubergangszone wird die komplette zweidimensionale Kraftebilanz nach Gleichung
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(2.5) und Gleichung (2.7) betrachtet. Das Koordinatensystem im dem Modell hat seine
x-Achse in Fliefirichtung. Ausgehend von Gleichung (3.7) 188t sich in dhnlicher Weise
wie fiir das prognostische Schelfeismodell (Abschnitt 3.3.3) eine Gleichung fiir die Ge-

schwindigkeitskomponenten u, w in einer Vertikalebene ableiten:

Oh 0 (Ou 10 [(Ou  Ow
— ni % Rl ol il I e d T el I R
pgA(T') Oz +28m (amf”) + 20z l(az + 8w> fu] 0. (3:42)
Zusammen mit der Inkompressibilitdtsbedingung
Ou Ow
FERN T (3.43)

resultiert ein geschlossenes System zur Bestimmung von u, w. In Gleichung (3.42) treten
sowohl! typische Inlandeis- als auch typische Schelfeisterme auf. Der zweite Term in der
Gleichung ist ein typischer Schelfeisterm, der aus der Anisotropie des Normaldruckes
resultiert. Der dritte Term, ein charakteristischer Inlandeisterm, entsteht durch ver-
tikale Scherungspannungen. Die Grofle f; beinhaltet den nichtlinearen Anteil an der

Gleichung und lautet:

fom [(g_) 15 2) ] e (3.40)

Als Ergebnis der numerischen Rechnungen zur Ubergangszone von Herterich kann fest-
gehalten werden, daf8 die Breite des Ubergangsbereichs in der gleichen Gréfienordnung
wie die Eisdicke liegt und damit klein in seiner Erstreckung gegeniiber dem Inland- und
Schelfeis ist. Ein weiteres Resultat ist, daf die Ubergangszone, entgegen den Uberle-
gungen von [Van der Veen, C.J., 1983, 1985], sich auch stromabwirts des Aufschwimm-
punktes fortsetzt. Somit reicht die Ubergangszone auch in den schwimmenden Teil des
Eises hinein. Durch die im Vergleich zum Inlandeis und Schelfeis geringere horizontale
Erstreckung des Ubergangsgebietes, kann indirekt gefolgert werden, daB die Einstellzeit
bei vergleichbarer Geschwindigkeit ins Gleichgewicht in der Ubergangszone wesentlich
geringer ist als im Inlandeis und Schelfeis. Eine weitere Eigenschaft der Ubergangs-
zone besteht darin, die im Inlandeis mafigeblichen vertikalen Scherspannungen (o)

abzubauen und die Zugspanungen (o’,,) aufzubauen.

Die Abbildung 3.3 zeigt schematisch, wie sich die Geschwindigkeitsprofile in den drei

Bereichen (Inlandeis, Schelfeis und Ubergangszone) darstellen lassen. Im Inlandeis ist

die horizontale Ableitung der Horizontalkomponente der Eisgeschwindigkeit klein gegen

ihre vertikale Ableitung. Im Schelfeis verschwindet jedoch die vertikale Ableitung der

Horizontalkomponente der Eisgeschwindigkeit (g—: = 0) und die horizontale Ableitung

der Horizontalkomponente der Geschwindigkeit ist von Null verschieden (5% # 0). Im
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Ubergangsgebiet sind jedoch beide Ableitungen 9 /5, und 9u/5, von gleicher Grsfen-
ordnung. Damit 148t sich eine plausible, allein durch die Geschwindigkeitsableitungen

charakterisierte, Definition fiir die Ubergangszone angeben.

24 T

4
X

Abbildung 3.3: Geschwindigkeitsprofile in den drei Naherungen Inlandeis, Schelfeis und
Ubergangszone. Bei den unterschiedlichen Profilen spielen die Randbedin-
gungen am Boden eine mafigebliche Rolle nach [Herterich, K. 1987].

Es bleibt aber noch zu kliren, in wieweit die Ubergangszone in einem gekoppelten
Modell beriicksichtigt werden mufl und welchen Einflufl diese auf die beiden angrenzen-
den Regionen (Inlandeis und Schelfeis ) ausiibt. Die Resultate von [Van der Veen, C.
J., 1985] zeigen, daf die Modellsufe mit Berticksichtigung einer Ubergangszone weni-
ger sensitiv auf Meeresspiegelinderungen reagieren als die ohne Ubergangszone. Dies
legt die Vermutung nahe, daf8 die Ubergangszone wie ein Puffer wirkt. Modelle ohne
Ubergangszone, wie die Modelle von [Lingle, C.S., 1984], [Fastook, J.L., 1984], sowie
von [Thomas, R. and Bentley, C.R., 1978] zeigen eine empfindlichere Reaktion des
Inlandeises auf Meeresspiegelénderungen. Offensichtlich gehéren die Vorginge, die in
der Ubergangszone stattfinden, zu den wichtigen Prozessen in der Wechselwirkung von
Inland- und Schelfeis.

Um auf den Gedanken des stetigen Ubergangs von [Weertman, J., 1974] wieder zuriick zu
kommen und um auf die notwendigen Bedingungen einer Kopplung des prognostischen

Inlandeismodells mit einem Schelfeismodell einzugehen, erfolgt im niichsten Abschnitt
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nochmal eine Zusammenfassung der bisherigen Kenntnis der Ubergangszone.

3.4.1 Kennzeichen der Ubergangszone

Bevor die Kenntnisse der Ubergangszone, die auf numerischen Rechungen [Herterich,
K. 1987} und analytischen Betrachtungen basieren [Herterich, K., 1990], in einem Kopp-
lungsverfahren Eingang finden, werden die wesentlichen Merkmale der Ubergangszone

nochmal verdeutlicht:

1. Um eine realistische, zeitskalengetreue Verbindung zwischen Inlandeis und Schelf-
eis zu erhalten, ist es notwendig, ein Bindeglied entsprechend einer Ubergangszone

zu modellieren.

2. Die Ausdehnung der Ubergangszone ist klein gegeniiber der Ausdehnung von
Inland- und Schelfeis.

3. Die Ubergangszone ist deshalb quasistationir, da ihre Zeitkonstante kleiner als
die des Inland- und Schelfeises ist.

4. Der Eisflul aus dem Inlandeis in die Ubergangszone ist gleich dem Eisfluf aus der

Ubergangszone in das Schelfeis.
5. Die Breite des Ubergangsgebietes hingt vom Eisflu aus dem Inlandeis ab.
6. Die Ubergangszone bestimmt den Ort der Aufschwimmlinie.

7. Die Ubergangszone mufl die Randbedingungen fiir das angrenzende Schelfeismo-
dell liefern.

Um diesen sieben Punkten im Modell gerecht zu werden, ist es im Grunde notwendig,
ein eigenes Ubergangsmodell zu entwickeln. Doch anschlieend entsteht ein Problem der
Gitteraufldsung, wenn das entwickelte Ubergangsmodell in diesem #quidistanten groben
Gitter (100 km) verwendet werden soll, denn es hitte mit seiner geringen horizontalen
Ausdehnung (etwa 30 km) héchstens einen Gitterpunkt zur Verfiigung. Um dieses Pro-
blem zu umgehen bieten sich drei Maglichkeiten an. Zum einen kann die Ubergangszone
mit einer héheren Gitterauflésung versehen werden und wird dann als eigenes Modell in
dieses grobe Modellgitter genestet. Oder, es wird mit adaptiven Gittern gearbeitet, bei
denen es moglich ist interessante Gebiete im Modell héher aufzuldsen. Dieses Verfahren
ist jedoch aufwendig und nicht ganz unproblematisch wie in einem &hnlichen Auflésungs-
problem bei einem Fall der atmosphiirischen Konvergenz (Berechnung von Rollen in der
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Atmosphire) gezeigt wurde [Siindermann, A., 1990]. Mit diesem Verfahren wiirden
jedoch auch schnell die Grenzen der vertretbaren Rechenkapazititen {iberschritten wer-
den, die dann fiir das gekoppelte System mit adaptiver Gitterauflosung benétigt werden.
Die letzte Maglichkeit mit einer eigens modellierten Ubergangszone zu rechnen, besteht
darin, das mathematische Verfahren zu Gunsten der Methode der finiten Elemente zu
wechseln. Mit dieser Methode ist es einfacher, als mit der hier verwendeten Methode der
finiten Differenzen interessante Gebiete eingehender zu betrachten. Doch die Methode
der finiten Elemente ist mathematisch wesentlich aufwendiger, als die hier verwendete.
AuBlerdem miissen dann alle Teilmodelle auf die Methode der finiten Elemente umge-

schrieben werden.

In dieser Arbeit wird keines der beschriebenen Moglichkeiten genutzt, sondern die
Ubergangszone wird, bedingt durch ihre geringe horizontale Auflésung als subskaliger
Prozefl in diesem Modell behandelt. Damit reicht es aus sich auf die wesentlichen Gréfien
der Ubergangszone, die fiir eine Kopplung notwendig sind zu beschrénken. So reicht die
Kenntnis der Position der Aufschwimmlinie sowie die Eisdicke am Aufschwimmpunkt

aus, um die Randbedingungen fiir das angrenzende Schelfeis festzulegen.

3.4.2 Die integrale Kriftebilanz zwischen Inland- und Schelfeis

Die Randbedingungen, die fiir das quasistationére Schelfeismodell festgelegt werden
miissen sind, die Orte der Aufschwimmpunkte z, und die Eisdicken an den Aufschwimm-
punkten hy ;. Damit sind auch die jeweiligen Distanzen zwischen den Aufschwimmpunk-
ten und den Schelfeisgitterpunkten im Modell gegeben, womit die Eisdickenverteilung
im (quasistationiren) Schelfeis nach Gleichung (3.26) berechnet werden kann (siehe auch
Abbildung 3.2).

Fiir das prognostische Schelfeismodell werden zusitzlich noch die horizontalen Ge-

schwindigkeitskomponenten (u,v) benstigt (siehe Gleichung (3.64)).

Fiir die zwei Unbekannten z, und h, des quasistationéren Schelfeismodells stehen zwei
Gleichungen zur Verfiigung: die integrale Kriftebilanz zwischen Inland- und Schelfeis

und die Schwimmbedingung.

Durch die Verwendung der Impulsbilanz nebst der Schwimmbedingung gelingt es die
Ubergangszone als subskaligen ProzeB im Modell zu behandeln. Der numerische Re-

chenzeitaufwand fiir die Ubergangszone (Berechnung der Aufschwimmpunkte) liegt in
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derselben Groflenordnung wie der des quasistationéren Schelfeismodells.

Die zweidimensionale Kréftebilanz (2.4) wird iiber das von der Eisoberfliche, der Eisun-
terfliche und den beiden Senkrechten (1,4) und (2,3) begrenzte Gebiete (siehe Abbildung
3.4) integriert und mit Hilfe des GauBschen Satzes in ein Linienintegral umgewandelt.

Aus der x-Komponente der Kréftebilanz erhilt man daraus das Linienintegral:

UBERGANGS-

X

Abbildung 3.4: Vertikaler Schnitt, rechtwinkelig zur Aufschwimmegrenze, durch die drei im
Modell realisierten Niherungen von Inlandeis, Schelfeis und Ubergangszone.
Die eingezeichneten Ziffern beschreiben den geschlossenen Weg (12341) der
Integration der Impulsbilanz [Béhmer, W. and K: Herterich, 1990].

f (05 g + 0gp dmy) = 0 . (3.45)

Dabei ist o,z der Normaldruck in x-Richtung, o, die vertikale Scherspannung und

ii = (nz,n.) der nach auflen gerichtete Normalenvektor lings des geschlossenen Weges
(1,2,3,4,1, siche Abbildung 3.4) mit |dn|? = dz? + dz°.

Das Linienintegral wird in vier Teilintegrale zerlegt:

Integral (1 - 2): Dieses Integral verschwindet, da der atmospharische Druck ver-
nachlédssigbar gegeniiber den anderen im Eis auftretenden Driicken ist (0» = 0)
und an der Eisoberfliche von der Atmosphére her keine Scherkrafte aufrechter-

halten werden kénnen (¢,, = 0).

36



Integral (4 - 3): Fiir einen flachen Eisboden ist dn, = 0. Ferner ist fiir 2 > z,, 05, =
0. Damit reduziert sich dieses Teilintegral auf eine Integration {iber die Scherkréfte

05, am Eisboden zwischen z = 2z, und 2 = z;:
/ Oz ANy = —/ ? Oz AT = ~Tg, (Tg — ). (3.46)
4-3 o

Integral (4 - 1): Lings der Vertikale (4-1) ist (dng,dn,) = (—dz,0) und es gilt die
Inlandeisnéherung (o4 = 0, = —p g (hs(z:) — 2)):

hs(zi)

/ Opp ANty = /h’(ﬂ) pg (ho(z:) — 2) dz = [pgh (wa)-z—Pglzz]
4-1 hy(2;) o 2 by (i) ’
1 2 2
= 95 (Bo(z:)? = 2 ha(:) - Ba(:) + Bol:)?)
= %pgh? falls hy(z;) =0. (3.47)

Dabei ist h; die Inlandeisdicke. Demzufolge wirkt von der Inlandeisseite in

FlieBrichtung des Eises der Druck pgh? auf die Ubergangszone.
Integral (3 - 2): Lings der Vertikalen (3-2) ist (dng, dn,) = (dz,0) und es gilt die
Schelfeisnéherung (04, = 0, 0gx = 02, + 2 0L, mit 0., = —p g (hs(zs) — 2):

hs(zs)
zT r = - s\Ls ) — 20,1 d
fyomdne = [ [ =0 (ha(es) = 2) +20L.] ds

ha(l's)

_ 1, ' ]
= [ PYhs(zs) -2t pg oz + 2052 o)

FEinsetzen der Grenzen liefert:

1
= —pg5 (hi(zs) ~ 2ha(z2) - hu(s)
+hE()) + 205, ha (3.48)

Lo e falls he) =0,

Dabei ist hy, die Schelfeisdicke. Somit wirkt von der Schelfeisseite entgegen der
FlieBrichtung des Eises ein Druck —21 pgh2, und eine Zugkraft 2 o/, kg in FlieBrich-
tung (o, > 0).

Die Summe aller Teilintegrale liefert schlieflich:

1
5 Pyq (h? - hzh) + 20';.1. her, = Oz ((I)_q — w.;) . (349)
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In Gleichung (3.49) bilanziert sich der Druckunterschied, hervorgerufen durch die unter-
schiedlichen Eisdicken im Inland- und Schelfeis und die Zugkraft vom Schelfeis her, mit
den mittleren Bodenscherkriften lings des Weges von z; bis z,. Der Term oy, nimmt
zwar mit zunehmender Entfernung von der Abbruchkante des Schelfeises in Richtung der
Aufschwimmlinie zu und erreicht seinen Maximalwert im Bereich der Ubergangszone,
jedoch kann die Zugkraft 2%, hy, im Vergleich zu den anderen Termen der Gleichung

(3.49) womdglich vernachléssigt werden, wie der néachste Abschnitt zeigt.

3.4.3 Abschitzung des Zugterms der Kriftebilanz

In Gleichung (3.49) ist der Zugterm 2 ¢’ h,p, vernachlissigt worden. Um dies néher zu
begriinden, folgt in diesem Abschnitt eine Gréfenabschatzung. Die Spannung ol stellt
mit positivem Vorzeichen einen Zug fiir das Schelfeis dar, der im Schelfeis in Richtung
der Abbruchkante zu einer Abnahme der Eisdicke fiihrt.

Ausgehend von der Kriftebilanz (3.9), folgt durch Integration lings der x-Achse von
einem Punkt # = z, im Schelfeis nahe der Aufschwimmlinie bis zur Abbruchkante
T =z
|
7oa(22) = (o) + 3 00 [Bar(e) — ha(e)] (3.50)
Die Anisotropie des Normaldruckes an der Stelle z = z, hiingt ab von der Anisotropie

an der Abbruchkante 2 = z; des Schelfeises und von der Hohendifferenz der Schelfei-

soberflache zwischen z, und z;.

Zunichst wird die Anisotropie des Normaldruckes an der Abbruchkante bestimmt. Mit
der Annahme, daBl sich das Eis an der Abbruchkante unbeschleunigt bewegt, herrscht
ein Gleichgewicht zwischen den wasserseitigen Druck F,, und dem Druck F;; von der

Schelfeisseite:

F, = F, oder,

N d e h d (3.51
/hb ope(2)dz = _/hb pw g (hes —2) dz . .51)

Dabei ist A, die Hohe der Schelfeisoberfliche, hy die Hohe der Schelfeisunterseite, %,
die Hohe des Meeresspiegels und p,, die Meerwasserdichte.

Eine schematische Darstellung, der fiir die Integration notwendigen Gréflen ist im un-
teren Teil der Abbildung 3.5, Seite 39 zu finden.
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Abbildung 3.5: Skizze zur Verdeutlichung der Variablen, die zur Abschitzung des Druckes
an der Abbruchkante, zwischen Schelfeis (F.;s) und Wasser (F,,) notwendig
sind. Dabei zeigt der obere Teil die Zunahme der Zugspannung (¢’_) nach
Gleichung (3.56).
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Die linke Seite von Gleichung (3.51) kann nach Gleichung (3.5) fiir den zweidimensio-

nalen Fall (g, = 0) in zwei Teilintegrale zerlegt werden:

fh‘ 20..(2) dz—pgfh‘ (hs — 2) dz = —p gfk“ (hss — 2) dz . (3.52)
hb T hb s w hb 88

Wir nehmen an, daf8 ¢! unabhéngig von z ist. Dies ist eine hiufig gemachte Annahme
und ist von [Budd, W.F., 1970] eingehend diskutiert worden. Ausfiihren der Integration

liefert sofort:

1 ha 1 has
200 (hs =) +pgS[ha—2° | = pugz[has— 2 : (3.53)
2 3 2 h

b b

Mit der Schelfeisdicke h,, = h;— hy und der Schwimmbedingung Gleichung (3.16), folgt,

wenn hy = 0, die Beziehung;:

2
1 1({p
20! ho— =pghd = —pug= (— hsh) . (3.54)
5P 9 sk 2 \ pw

Wird diese Gleichung nach o’ aufgelést und die Gleichung (3.18) benutzt, ergibt sich
an der Abbruchkante: )

oL.(zs) = P9 hshc . (3.55)
Zusammenfassend fiir die Gréflenabschitzung zwischen der Zugkraft im Schelfeis und
dem Druckunterschied zwischen Inlandeis und Schelfeis kann der Term oy, der aus zwei

Termen besteht, wie folgt ausgedriickt werden.

olal@) = Fp0 hare+ 5pg[hu(ea) — ho(es)] (3.56)

Die mittlere Eisdicke an der Abbruchkante betragt etwa 200 m, damit herrscht ein Druck
- gemif den oben gemachten Annahmen - von 0.22 bar. Wird die Eishohe an einem
beliebigen Ort z4 im Schelfeis an die Aufschwimmgrenze z, verlegt [hs(z4) = hs(z,)], so
betrigt die Eishchendifferenz von der Abbruchkante bis zur Aufschwimmgrenze h,(z,)—
hs(zy) = 80 m. Dabei wird die Eisdicke an der Schwimmlinie mit hy(z,) = 1 000 m und
eine Eisdicke an der Abbruchkante mit hs,(zf) = 200 m angenommen. Es resultiert

dann ein Gesamtdruck von ca. 4 bar im Bereich der Aufschwimmlinie.

Diese zweidimensionale Abschitzung bezieht sich auf ein seitlich unbegrenztes Schelfeis,
so daB o’ (z) nach Gleichung (3.56) linear von der Abbruchkante bis in das Ubergangs-
gebiet zunimmt und dort seinen Maximalwert annimmt (Abbildung 3.5, oberer Teil).

Bei einem seitlich begrenzten Schelfeis wird o, (z) Werte annehmen, die noch wesentlich
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geringer, als die angegeben sind, so dafl diese Werte eine obere Schranke darstellen. So
gibt Thomas auch fiir Spannungen in Schelfeisen einen Druck bis zu 1 bar an [Thomas,
R.H., 1979]. Der Wert von 1 bar erscheint realistischer, als der oben angegebene von
4 bar, da dieser sich auf seitlich berandete Schelfeise bezieht. Die seitliche Berandung

eines Schelfeises fiihrt folglich zu einer Reduktion der Zuspannung im Schelfeis.

Um den Vergleich zwischen o, k. und 1 pg (h? — k%) in der Gleichung (3.49) abzu-
schlieflen, kann der Ansatz von [Weertman, J., 1974] benutzt werden, indem es zuléssig
ist, die Eisdicken des Schelfeises in der Nihe der Ubergangszone und die Eisdicke in der

Ubergangszone von annihernd gleicher GréBenordnung (h, = h,) anzusehen.

Wird angenommen, dafl die Eisdicke im Inlandeis h; = 2 km und am Aufschwimmpunkt
1 km betrégt, ist h? —h2 = 3 km? und es herrscht ein Druck von etwa 13 bar in der Nihe
der Aufschwimmegrenze. Mit diesen Werten kann jetzt die Groflenabschatzung erfolgen

und es gilt die Relation:
1

5 P9 (hf - hzh) >> ol hsh (3.57)
Erhéht sich die Eisdicke im Inlandeis auf 3 km, so wird h? — h2 etwa 8 km? . Der auf
der linken Seite der Relation entstehende Druck betrigt dann etwa 35 bar. Damit wird
deutlich, daB fiir ein seitlich berandetes Schelfeis der Zugterm (o’ hy) in Gleichung
(3.49) gegeniiber den ersten Term in selbiger Gleichung vernachlissigt werden darf.

Mit der Vernachléssigung der Zugkraft von der Schelfeisseite in Gleichung (3.49) wird

diese zu: 1

& (hf - hih) =gy (Tg — 2i) . (3.58)

Veriénderungen in den Bodenbedingungen fithren nach Gleichung (3.58) zwangsweise
auch immer zu Anderungen in den Druckverhsltnisse zwischen Inlandeis und Schelfeis.
Diese Veranderungen kdénnen somit auch eine Bewegung der Aufschwimmgrenze her-
beifiihren. Leider lassen sich die Scherkrifte am Untergrund schlecht abschétzen, da
diese heute noch véllig unbekannt sind. Fiir eine Kopplung des Inlandeismodells mit
einem Schelfeismodell ist die Kenntnisse der Aufschwimmpunkte z, unerldflich. Diese

lassen sich ermitteln, wenn Gleichung (3.58) nach (z,) aufgelést wird, es gilt dann:
Ty =T+ =

= (% pg [hE =12 ) : (3.59)

Mit Gleichung (3.59) wird deutlich, daf§ die Position der Aufschwimmpunkte z, durch
die Druckverhéltnisse zwischen Inlandeis und Schelfeis sowie durch die unbekannten Bo-
denbedingungen und den daraus resultierenden Bodenscherkriften jenseits des Punktes
(z;) bestimmt wird. Ein Ansatz, wie trotzdem die Positionen der Aufschwimmpunkte

festgelegt werden kénnen, folgt jetzt.
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Mit der binomischen Formel folgt fiir die Eisdickendifferenz zwischen Inlandeis und
Schelfeis

h? — k%, = (hi — hen) (hi + hap)
= (hi—hg)2h
mit B = %(h,-+hg).

Dies fithrt die Kriftebilanz Gleichung (3.58) auf die Form:

2 09 (hi — by) 2% = sl — 33) (3.60)
Aus Gleichung (3.60) 148t sich die dimensionlose Grofe:
O h; — hg
== = ’ 3.61
b= T T (3.61)

bilden. Die Gréfle u = tan « (siehe Abbildung 3.4) ist der Quotient zwischen der auf-
tretenden mittleren Reibungskraft &,, am Eisboden und der Normalkraft durch die
Last des Eises. Damit hat p die Bedeutung eines Reibungskoeflizienten. Die Glei-
chung (3.61) stellt weiterhin eine Beziehung zwischen dem Reibungskoeffizienten und
der Eisoberflichenneigung am Rand des Inlandeises her und bestimmt dadurch auch
den Eisflu} aus dem Inlandeis. Aus Gleichung (3.61) folgt jetzt die Position x, der

Aufschwimmgrenze:

xf=w+%0u-@) . (3.62)

Die Eisdicke h, an der Aufschwimmgrenze folgt aus der Schwimmbedingung (3.16).
Im Fall einer noch vorhandenen Grundberiihrung des Eises wird (hy = hr). Damit
entspricht die Héhe der Eisunterseite der Hohe der Bodentopographie und Gleichung
(3.62) liefert unter Beachtung von Gleichung (3.16):

1 P
Ty =x; +— |hy — — (hss — hp . (3.63
=it b= L (o = ) )

Damit héngt die Position des Aufschwimmpunktes z, vom Reibungskoeflizienten 1 und
der Meeresspiegelhdhe hg,, der Eisdicke im Inlandeis und der Bodentopographie ab.

Bei fester Hohe des Meeresspiegels (h,s) geschieht die Kopplung der Teilmodelle iiber
die Position der Aufschwimmpunkte, dabei stellt u den einzigen freien Parameter dar.
Ob es einen Wert fiir diesen Parameter gibt, mit dem sich die Kopplung verwirklichen

1a8t, konnen nur numerische Experimente zeigen (Abschnitt 5.1.2).

Mit den hier entwickelten Gleichungen der Ubergangszone kann das quasistationsre

Schelfeismodells direkt an das prognostischen Schelfeismodell gekoppelt werden. Fiir
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das prognostische Schelfeismodell werden dagegen zusitzlich noch die Komponenten
der Eisgeschwindigkeit (u,v) im Ubergangsbereich benétigt, die im folgenden Absatz

bestimmt werden.

Auf Grund der Quasistationaritit der Ubergangszone unter Vernachlissigung des
Schneefalls an der Eisoberfliche und des Schmelzens sowie Gefrierens an der Eisun-
terseite stromabwérts des Aufschwimmpunktes, muf der Eisflufl ¢; vom Inlandeis in das
Ubergangsgebiet gleich dem EisfluB ¢, aus dem Ubergangsgebiet in das Schelfeisgebiet
sein. Im Schelfeis existieren auch keine vertikalen Scherspannungen mehr, so dafl sich

die Horizontalkomponenten der Eisgeschwindigkeiten aus einer einfachen Beziehungen

ergeben:
U= un v = , :
ho(e9) REX) .

3.4.4 Identifizierung der Eiskanile

Die in der Kopplung entwickelte Behandlung der Ubergangszone wiirde den Verhéltnis-
sen in der Antarktis in dieser Form noch nicht gerecht werden, denn nach der hier formu-
lierten Kopplung wiirde entlang der gesamten Schelfeisberandung Eis aus dem Inlandeis
ins Schelfeisgebiet flieflen. Dies gilt auch fiir das Oerlemans Modell (siehe Gleichung
(3.27), Seite 25). Fiir reale Schelfeisgebiete trifft das nicht immer zu. Hauptsichlich
an wenigen diskreten Stellen (Eiskanalen) wird beispielsweise das Ross Schelfeis vom
Inlandeis ernshrt, wie eine Aufnahme (Abbildung 3.6) mit einem hochauflésenden Ra-
diometer (AVHRR) zeigt [Bindschadler,R.,A., and P.,L., Vornberger, 1990]. Im Bereich
der Transantarktischen Gebirgskette ragt das Gestein relativ steil gegen das Schelf-
eis empor. Es findet bis auf wenige, unbedeutende Gletscherausfliisse gegeniiber den

Eiskanélen kein Eiszustrom statt. Um die richtigen Zustromgebiete im Modell zu iden-
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Abbildung 3.6: Darstellung der West- Antarktis mit den bedeutensten Eiskanilen die das Ross-
Schelfeis ernihren nach Aufnahmen mit einem hochauflésenden Radiometer
(AVHRR) [Bindschadler,R.,A., and P., L., Vornberger, 1990].

44



tifizieren wurde eine Kopplung oder vielmehr ein Eisfliefen in das Schelfeisgebiet hinein,
nur dort zugelassen, wo die Eisdicke h, und die Position der Aufschwimmlinie z, nach
Gleichung (3.16) und Gleichung (3.63) berechnet wird, falls am Schelfeisrand by, > hp
gilt. Mit dieser Fallunterscheidung findet eine Eiszustrémung ins Schelfeisgebiet nur
dort statt, wo der Meeresspiegel fiir die Nachbargitterpunkte des Inlandeises sich ober-
halb der Bodentopographie befinden. Weiterhin wird mit dieser Bedingung erreicht,
daf kein Eis aus der Transantarktischen Gebirgskette ins Schelfeisgebiet fliefit. Wie gut
die Eiskanile getroffen werden, wird mit dem numerischen Experiment (G) Seite 78

untersucht.

3.4.5 Grenzen der Kopplung

Im Modell sind alle notwendigen Gréflen auf dem groben Gitter (100 km) definiert,
die Bestimmung der Aufschwimmlinie z, und der Eisdicke (h,) aber nicht abhingig
von der Gitterauflssung, wenn die Breite der Ubergangszone klein gegeniiber der Git-
terauflssung bleibt. Eine untere Schranke fiir die Breite der Ubergangszone entspricht
nach den analytischen Betrachtungen von [Herterich, K., 1990] einer Ausdehnung von
3 km. Damit wird deutlich, daB die Ubergangszone nicht ginzlich verschwinden kann.
Eine Abschitzung der Breite der Ubergangszone Az ergibt sich nach dieser analytischen
Betrachtung wie folgt:

Ag = _ (3.65)

e h?

mit ¢, dem Eisflufl aus dem Inlandeis, h; die Inlandeisdicke und c; eine Gréfle, die den
linearen Abbau des vertikalen Gradienten der horizontalen Eisgeschwindigkeit (g—: |2=0)
in Fliefirichtung beschreibt. Interessant wirkt sich auch der unterschiedliche Einflufl
der drei GroBen ¢,, h; und ¢z auf die Breite der Ubergangszone aus. Bei einer Verrin-
gerung des EisfluBes aus dem Inlandeis dehnt sich sofort die Ubergangszone aus und
wird reduziert, wenn die Eisdicke vom Inlandeis an der Nahtstelle zur Ubergangszone
anwachst. Weiterfithrende analytische Untersuchungen hierzu sind bei [Herterich, K.,
1990] zu finden.

Eine obere Schranke fiir die Breite der Ubergangszone ist wesentlich schwerer zu fin-
den als eine untere Schranke da nicht bekannt ist welche Werte die einzelnen Ein-
fluBgrofBen in extremen Situationen annehmen kénnen. Jedoch 148t sich mit den {ibli-
chen in der Ubergangszone vorkommenden Werten von ¢, = 1km?/a, h; = 1km und
cz = 107km-a~! eine Breite von etwa 30 km abschiitzen. Ein Vergleich der Ubergangs-
breite zwischen Modell und beobachteten Eisflisssen der Eiskanile (A,B,C,D,E,F) im
Ross Schelfeis nach Gleichung (3.65) findet man in Tabelle 5.10 und Tabelle 5.11 auf
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der Seite 79. Dieser Vergleich beruht nicht allein auf reinen Beobachtungen, da die
Breiten der Ubergangszonen der Eiskanile bis heute noch nicht exakt vermessen wer-
den konnten. Doch bewegen sich diese indirekt bestimmten Breiten der Ubergangszonen

im Rahmen der oben angegebenen Schranken.

Einen Einblick wie die Durchfithrung der zeitlichen Integration der Teilmodelle und
wie die Ubergangszone im numerischen Gitter beriicksichtigt wird, ist im Kapitel 4

dargestellt.
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Kapitel 4

Numerik der Eismodelle

4.1 Kopplung der Teilmodelle

Nach jedem Zeitschritt des Inlandeismodells werden die Positionen der Schwimmpunkte
und die Eisdicken an den Schwimmpunkten durch das Modell der Ubergangszone be-
stimmt. AnschlieBend wird die zugehérige Eisdickenverteilung mit dem entsprechenden
Schelfeismodell berechnet. Dabei besteht die Moglichkeit mit dem quasistationsren
Schelfeismodell Fragen im Paliéioklima zu beantworten, oder fiir Probleme der Gegen-

wart das prognostische Schelfeismodell anzuwenden.

4.2 Numerik des Inlandeismodells

Das Inlandeismodell ist bereits versffentlicht [Herterich, K., 1988; Calov, R., 1989] und
so soll an dieser Stelle nur kurz erklirt werden, wie sich im Prinzip die Modellvariablen

aus den im Kapitel 3.2 beschriebenen Gleichungen berechnen lassen.

Fiir ein gentigend dickes Eisschild werden die Modellvariablen in folgender Reihenfolge

beschrieben:

1. Die Geschwindigkeiten ergeben sich aus der Form des Eisschildes und der Tempe-
raturverteilung im Eisinneren (Gleichung 3.3) zum Anfangszeitpunkt ¢ = t,. Der
EisfluB ergibt sich durch vertikale Integration der Horizontalgeschwindigkeiten.

2. Die zeitliche Anderung der Eisdicke wird aus dem in Schritt (1.) berechneten
Eisflu} bestimmt (Gleichung 3.1).

3. Die Energiebilanz (Gleichung 3.2) liefert die Temperaturverteilung fiir den néch-
sten Zeitschritt ¢ = ¢, + At. Fiir die advektiven Warmefliisse werden hier die
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Geschwindigkeiten von Schritt (1.) verwendet.

Da das Inlandeismodell ein Mehrschichtenmodell ist, sind die Temperaturen im Zentrum
eines jeden Volumenelements definiert, wihrend die Geschwindigkeitskomponenten im
Zentrum der insgesamt sechs Flichen des Volumenelements liegen. An dieser Stelle sei
darauf hingewiesen, daf fiir das Einschichtenmodell des prognostischen Schelfeismodells
(Abschnitt 4.3), um einen kontinuierlichen Ubergang zwischen Inlandeis und Schelfeis zu
gewihrleisten, im Prinzip iibernommen wurde. Im Inlandeismodell als auch im Schelf-
eismodell herrscht die gleiche dquidistante Gitterauflosung von 100 km. Auf diesem
Gitter sind die advektiven und diffusiven Wirmefliisse im Inlandeismodell durch zen-
trale Differenzenquotienten ausgedriickt. Die zeitlichen Ableitungen der Gleichungen

(8.1) und (3.2) werden mit einem Vorwiérts - Differenzenquotienten angenéhert.

Das numerische Inlandeismodell wurde zun#ichst am Beispiel der Antarktis getestet
[Herterich, K., 1988]. In einem numerischen Experiment wurde bei festgehaltener heu-
tiger Dickenverteilung und der Annahme, dafl sich die Antarktis in einem stationéren
Zustand befindet, die Temperaturgleichung (Gleichung (3.2)) iiber 150 000 Jahre inte-
griert, bis sich eine stationire Temperaturverteilung im Modell eingestellt hatte. Die
Giite des Modells ist aus Abbildung 4.1 ersichtlich, in der die Bodentemperaturen des
Modells dargestellt werden. Es ist zu sehen, daf sich grofle Gebiete am Eisboden auf
dem druckkorrigierten Schmelzpunkt befinden. Die Lage der beobachteten Seen unter
dem Eis [Oswald, G.K.A. and G. de Q. Robin, 1973] ist konsistent mit der Lage der

modellierten Temperatur am Eisboden.

Eine weitere Anwendung fand das Inlandeismodell zur Simulation eines hypothetischen
Inlandeises in Tibet [Calov, R., 1989; Kuhle, M. et al., 1989].
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Abbildung 4.1: Modellierung der Bodentemperatur unter dem Antarktischen Inlandeis fiir den
stationiren Zustand: In den schraffierten Gebieten ist das Eis festgefroren und
liegt sonst auf dem (druckkorrigierten) Schmelzpunkt. Die Kreise bezeichnen
die Lage der bisher beobachteten Seen unter dem Eis [Oswald, G.K.A. and G.
de Q. Robin, 1973).

4.3 Numerik des prognostischen Schelfeismodells

Um die Geschwindigkeitskomponenten im prognostischen Schelfeismodell zu berechnen,
muf ein numerisches Verfahren benutzt werden, da es eine analytische Losung der Dif-
ferentialgleichungen (3.39) und (3.40) nicht gibt. Fiir diesen Differentialgleichungstyp
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(nichtlinear, elliptisch) existiert kein Standardlésungsverfahren, siche [Hackbusch, W.
1986], und es ist nicht sicher, ob es iiberhaupt eine Lésung gibt. Jedoch wird angenom-
men, daf die diskretisierte Form von Gleichung (3.39) und (3.40) nebst Gleichung (3.41)
eine eindeutige Lésung liefert und das diese niherungsweise mit der Lésung der Differen-
tialgleichung iibereinstimmt. Elliptische Differentialgleichungen beschreiben statische
Zustéinde. Es werden Lésungen der Differentialgleichungen gesucht, die mit den Rand-
bedingungen (hier: von Neuman- und Dirichlet- Randbedingungen) des beschrénkten

Gebietes vertriglich sind. Dies geschieht mit einem Iterationsverfahren.

Genauer betrachtet, wird nicht die Lésung der Differentialgleichung erreicht, sondern
eine numerische Losung der diskretisierten Gleichungen. Die Diskretisierung erfolgt,
indem die Differentialquotienten der Gleichungen (3.39), (3.40) und (3.41) durch zen-
trierte Differenzenquotienten in einem #quidistanten Gitter (100 km) ersetzt werden.
Fiir die x-Komponente der Kriftebilanz Gleichung (3.39) sieht die diskretisierte Form

folgendermaflen aus:

— pgAs (h"’(‘%i) — h*(»'.j))

Az
(4.1)

" R = U(,7) — U(i—1,5
42 ( (‘+12$2 {m)) fesni) _( (329) A:ﬁ(‘ 1:)) f(i.j)]

[ V(i41,5) — V(i41,5-1) V(i) — Y(ia=1)
* ( AyAz Fv) = AyAz Jia

U(q,5 — U(i,4 V(i+1,5) — V(i.j
+3 {[ ( J'+‘2$2 (i) 4 (+1AJ;Ay( J)J ez

(i) — U(ini-1) |, Y(+1,5-1) — V6,51 _
— [ J Ay? =L/ ( jAmAy( i )] f(i+1/2,j—1/2)} =0 .

Um jetzt die u-Komponente der Eisgeschwindigkeit aus der Gleichung (4.1) zu erhalten,

wird diese nach u; ; aufgeldst.

i

Ui,y — 2f(i41,5) I 2f(i5) +f{i+1}2,3‘+1{2) +f(|'+1/2.i—1i2) (4.2)
Az? Ag? 2442 2Ay2

= {PQA% [hsf"*rl»:z; hﬂ(i.ﬁ)l
T
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O(+14) = VG+1,g=1) p o YGd) T Vi) oo
* [ Aody e AzAy f("’)]

1 (| v6r1s) = ¥6ad) | ¢ ) V(i+1,j-1) — V(ii-1) | ¢ _
T3 ([ AzAy Ferijagra + Azly far1724-172)

W(i1,5) f(i+1,5) + YE-1,9)F6.9)
+ 2 l Az?
+ 1 N ug i) far/z41/2) + UG6,i-1) fer/2,5-1/2)
2 Ay? ’

analog erfolgt die Auflssung der y-Komponente nach vy; ;) :

1
Vi = 4.3
(49) ﬂf‘(&,j;.n e 22(.',2,') + f(.‘+1i§,,‘;1{z) _I_fciux,!;,,,';uz) ( )
Y v 28z 248z

Bo: o — by .
_ A | DBoia) T Pase
{poat [P

Ulig+1) — U(i-1,+41) o U(g) T U(GE-14) o
T [ AzAy Fg+) AzAy f("])]

1 [ u@41) — Ui,j U(i—1,j+1) — U(i-1,5

5 V(G541 J,540) + v65-1)F6.6)
Ay?

+ l U(i+1.j}f{£+l}2,j+1;’2]+U(i«-1.j)f{i—1[2,j+1f2)
2 Azx?

Dabei ist f der nichtlineare Anteil in den Gleichungen (4.2) und (4.3). Die diskretisierte

Form von f lautet:

o . “12 R . )
f(’(:,j) — ([u(h.?) u(“—}-v.}}] __I_ [‘U(‘IJ} v(‘lj_l}] (4.4:)

Az Ay

n [U(m’) - U(i—l,j)] [ 264) — YGEs-1)
Az Ay
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4 L[ (M) = Meg-n) | BG-1g4) — Y-y | L
4 2Ay 2Ay 2

-1
3

2
V(i41,5) — V(i-1,4) , V(i+1,-1) — ’U(i—z.j—l)) 1]
E ( 20z + 2Azx 2

Um eine zeitliche Anderung der Eisdicke im Schelfeismodell zu berechnen, wird die
Massenbilanz (Gleichung (3.1), Seite 15 ) bendtigt, die eine gewdhnliche Differential-
gleichung 1. Ordnung ist.

An dieser Stelle ist es jedoch notwendig, etwas iiber das verwendete Gitter zu wissen,
bevor die diskrete Form der Massenbilanz definiert wird. Im Hinblick auf eine Kopplung
zwischen Inlandeis und Schelfeis ist es sinnvoll, in beiden Teilmodellen dasselbe Gitter zu
benutzen, um bei Grenzverschiebungen zwischen Inlandeis und Schelfeis nicht unnétige

Komplikationen hervorzurufen.

Es gibt genau genommen zwei Gitter, wie Abbildung 4.2 andeuten soll. Auf dem Haupt-
gitter, dargestellt durch die ausgezogenen Linien, sind die Eisdicke b und damit auch
die Eisoberfliche h, sowie der nichtlineare Term f auf den Knotenpunkten definiert.
Im Inlandeismodell sind an diesen Knotenpunkten, bis auf den nichtlinearen Term f,
ebenfalls die Eisdicke und Eisoberfliche festgelegt. Um einen halben Gitterpunkt von
einem Knotenpunkt nach oben verschoben - und damit auf einem Nebengitter - liegt
(). Wiederum einen halben Gitterpunkt von einem Knotenpunkt des Hauptgitters
nach rechts verschoben liegt w(; ;). Diese Gitterverschiebungen haben den Vorteil, daf
sich numerisch sehr einfach die Eisfliisse ¢(s), q(y) tn und aus einer Volumenzelle (grau

unterlegte Fléche in der Skizze) berechnen lassen. Um von einem Zeitpunkt ¢ zu einem
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Abbildung 4.2: Berechnung der Eisdickeninderung nach Gleichung (4.5) im numerischen Git-

ter. Die grau unterlegte Fliche zeigt die Zelle in der die neue Eisdicke bestimmt
wird.

Zeitpunkt t = ¢; zu gelangen, wird auf allen Gitterpunkten im Hauptgitter von der
Anfangseisdickenverteilung h(; ;) eine neue Eisdicke hy.y(i,j) wie folgt bestimmt:

iggey B Bl
hneu(i,j) S h(1,_1) + {[ ( J+1)2 (.9) * Uneu(di,j) — (0 1}2 () . vneu(i,j—-l)] /Ay

(4.5)

Pit1,) + P A1) + Ay
+ [H“)z (])°uneu(a.j)“ ( IJlg {J)'""“‘(“l'j)]mm

+ B}At.

In der numerischen Berechnung der Massenbilanz Gleichung (4.5) tauchen die Terme

Uneu(i,j) URd Uney(ij) auf. Diese Terme miissen an dieser Stelle im Modell schon bekannt
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sein. Sie werden in Anlehnung an [Holten, J. S.191-194, 1979] mit einer iterativen
Methode (simultane Relaxation) ermittelt. Sei v die Anzahl der Iterationen; so wird
mit dieser Methode die Ndherungsordnung der Iterationen bestimmt. Es konvergiert
V(i ;)5 UG, zur Ndherungslésung vf':;;, u‘(’z'_"Jl) wenn v — oo erreicht. Wahrend der Itera-
tion gilt:
v+l v v
V(i) = Vi) T B
vl v v
U(ig) = UGig) + B -
Als Residuum (Ry, Ry) wird die Differenz zwischen der Lésung vf; ;); u(;; und der
Losung vz’;‘ﬁ, uz’d;l) bezeichnet. Im Verlaufe der Iterationen werden die Residuen immer

kleiner. Numerisch konvergiert die Gleichung, wenn beide Residuen kleiner als die
Konvergenzbedingung (RY < £) und (RY, < £) ist.

Zur Berechnung der Geschwindigkeitskomponente v(; ;) nach der diskreten Beziehung
(4.3) werden die Werte von u, v und f zum vorherigen Iterationsschritt fiir die in
Abbildung (4.3) bezeichneten Gitterpunkte benstigt.

Wie bei der Dikussion der numerischen Behandlung der Massenbilanz (siehe Seite 53)
erdrtert, besteht das numerische Gitter aus einem Hauptgitter (ausgezogene Linien) und
einem Nebengitter (gestrichelte Linien). Dies gilt ebenso fiir das Inlandeismodell. Es
resultiert fiir den nichtlinearen Fall ein 21-Punktestern (Abbildung 4.3). Die schwarz
ausgefiillten Quadrate bezeichnen die u-Knotenpunkte, die gerasterten Kreise die v-
Knotenpunkte. An den durch schraffierten Ellipsen gekennzeichneten Stellen ist der
nichtlineare f-Term, die Eisdicke A und die Héhe der Eisoberfliche definiert.

Fiir den linearen Fall reduziert sich der Stern nicht nur um die (nichtlinearen) f—Terme,
sondern es entfallen auch einige damit verbundene u,v-Knotenpunkte, so dal ein 9-
Punktestern tibrig bleibt.
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Abbildung 4.3: Charakteristischer 21-Punktestern fiir die Bestimmung der v(;,;) Komponente
im nichtlinearen Fall. Im linearen Fall verringert sich die Anzahl der Punkte,
indem alle vier f Terme (Ellipsen) mit f = ! ersetzt werden. Es bleibt dann
ein hier nicht extra gekennzeichneter 9-Punktestern iibrig.
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Randwerte

Es miissen bei der Randwertbehandlung zwei Fille gegeniiber den inneren Punkten un-
terschieden werden. Zu den inneren Punkten gehéren alle diejenigen zentralen Punkte
eines 21-Punktesterns (nichtlinearer Fall, sieche Abbildung 4.3), fiir die auch alle anderen
Gitterpunkte des 21-Punktesterns auf Schelfeisgitterpunkten liegen. Fiir einen randna-
hen 21-Punktestern bedeutet dies, daf8 zwar v(; ;) bzw. u(; ;) innerhalb des numerischen
Schelfeisgitters liegen, aber sich einige Knotenpunkte auflerhalb des Schelfeisgitters be-
finden. Auf den Gitterpunkten auflerhalb des Schelfeises werden die Geschwindigkeits-
komponenten auf Null gesetzt. Echte Randpunkte sind diejenigen Punkte, bei denen
der zentrale Punkt (7, j) eines 21-Punktesterns auf dem numerischen Schelfeisgitterrand
liegt. Diese Randpunkte werden mit v(; ;) = 0 bzw. mit u; ;) = 0 vorgegeben (Dirichlet
Randbedingungen), falls kein Eis aus dem Inlandeismodell ins Schelfeismodell flieft.
An den Stellen, an denen (iiber Eisstréme) Eis vom Inlandeis in das Schelfeis fliefit,
ist u(,3), v, # 0. Im randnahen Bereich hingt die Geschwindigkeit im wesentlichen
davon ab, wieviel Knotenpunkte aus dem Gitter herausfallen. Reduziert sich z.B. die
fiir das Schelfeis zu Verfiigung stehende Anzahl von Gitterpunkten soweit, daff nur noch
randnahe 21-Punktesterne gebildet werden kénnen, wird die Eisgeschwindigkeit standig

unterschatzt.

Eine andere Randbedingung gilt an der Abbruchkante des Schelfeises. Dort, am
Ubergang vom Schelfeis zum Ozean, gilt die von Neumann Randbedingung 3"7/35' =

léings der Strémungsrichtung 3’ des Schelfeises.

4.4 Numerik der Ubergangszone

Durch die Behandlung der Ubergangszone als subskaligen Proze8 in diesem verwendeten
groben Gitter (100 km), wie im Abschnitt 3.4 diskutiert, liegt der Ort der Aufschwimm-
grenze nie direkt auf einem Gitterpunkt, ist aber auf Punkte lings der Gitterlinien,

welche die Gitterpunkte verbinden, beschrinkt.

Mit dem folgenden Naherungsverfahren wird z, und h,, ausgehend von der Inlandeis-
dicke (h;) und dem Koeflizienten u = tan a sowie mit der Schwimmbedingung Gleichung
(8.16), auf dem Gitter bestimmyt.

Zu einem festgesetzten p, das gleichzeitig die Neigung der Inlandeisoberfliche am In-

landeisrand bestimmt und fester Eisdicke h; an der Stelle z; , wird in einem iterativen
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Verfahren die Lage des Aufschwimmpunktes und die dortige Eisdicke hy bestimmt (siehe
Abbildung 4.4). Ausgehend vom Gitterpunkt z; wird zunschst der Verlauf der Hohe
der Eisoberfliche fiir ¢ > z; mit der Steigung u = tan« L2/ [, festgelegt. Durch eine
schrittweise Verlangerung der Strecke L; wird schlieflich der Punkt z = z, erreicht, fiir

den gerade die Schwimmbedingung

:’ “ (e — Hr(zy)| = hi — Lo (4.6)

fiir eine geneigte Bodentopographie Hr erfiillt ist. Dabei kann die unbekannte Grofie
Hr(zy) bei bekannter Bodentopographie Hr durch Interpolation bestimmt werden:

Hy (i41,5) — Hr i,5) (z, — ;) - (4.7)

Hr(z,) = Hrgj) + N

Liegt der Ort z, fest, liegen auch die Distanzen zu den Schelfeisgitterpunkten fest und es
kénnen im Fall des quasistationiiren Schelfeismodells mit der Form (3.26) die Eisdicken

an den Schelfeisgitterpunkten bestimmt werden.

Im Modell kann sich die Position der Aufschwimmgrenze z, beliebig zwischen zwei
Gitterpunkten (z; < z, < z,) bewegen. Dabei ist z; im Modell der letzte Inlandeis-
punkt und z, der erste Schelfeispunkt (siche Abbildung 4.4). Tritt nach Gleichung
(4.6) der Fall ein, da z, < z; oder z, > z, ist, verlaBt z, die Gitterzelle und bewegt
sich entlang der Gitterlinie in die entsprechende Nachbargitterzelle. Diese Bewegung
der Aufschwimmgrenze aus einer Gitterzelle zieht sofort auch eine Umverteilung der

Schelfeis- und der Inlandeisgitterzellen nach sich.
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Abbildung 4.4: Zur Bestimmung der Position 4 des Aufschwimmpunktes und der Eisdicke h,
am Aufschwimmpunkt im numerischen Modell. Das Verhiltnis der Strecken
L2 zu L1 bleibt durch den Winkel & konstant. Es wird durch eine schrittweise
Verldngerung (k-Iterationen) der Strecke L1 am Punkt z, die Schwimmbedin-
gung erreicht. Die unbekannte Hohe der Bodentopographie an der Stelle z,
wird mit der Gleichung 4.7 bestimmt.
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Kapitel 5

Modellexperimente

Dieses Kapitel umfafit den zweiten Teil der vorliegenden Arbeit und gibt einen Einblick
in die numerischen Experimente, die mit den im ersten Teil vorgestellten unterschiedli-

chen Modellen gemacht wurden.

Wie im Abschnitt 3.3.2 bei der Entwicklung des quasistationiren Schelfeismodells schon
angedeutet, ist fiir die Modellierung auf Zeitskalen gréfier als 1 000 Jahre das quasista-
tiondre Schelfeismodell ausreichend. Diese Modellentwicklung kommt im nachfolgen-
den Abschnitt 5.1 zur Anwendung. Nachdem ein Standardexperiment (I) festgelegt
ist, wird die Empfindlichkeit des gekoppelten Modells (Inlandeis/ Ubergangszone/ qua-
sistationsres Schelfeis) gegeniiber Anderungen in dem Parameter y sowie der Hohe
des Meeresspiegels untersucht. Eine eingehendere Untersuchung des FlieBverhaltens im
Schelfeis in einer vereinfachten Geometrie erfolgt im Abschnitt 5.2. Dabei findet ein
Vergleich statt zwischen dem dynamischen Verhalten eines Schelfeises mit linearem und
nichtlinearem Fliefigesetz unter Randbedingungen, die sich an Beobachtungen im Ross
Schelfeis anlehnen. Die im Abschnitt 5.2 gewonnenen Riickschliisse fiir die Modellierung
eines prognostischen Schelfeises flielen direkt in den néchsten Abschnitt 5.3 ein. Erst
erfolgt eine Untersuchung dariiber, ob das Inlandeismodell in der Lage ist realistische
Randbedingungen fiir das prognostische Schelfeismodell (am Beispiel des Ross Schelfei-
ses) zu liefern. In dem Standardexperiment (II) wird versucht mit dem gekoppelten Sy-
stem (prognostisches Inlandeis/quasistationsre/Ubergangszone/ Ross Schelfeismodell)
die beobachteten Eisdicken im Ross Schelfeis moglichst genau zu modellieren. Ab-

schlieBend wird das Modellverhalten bei einem abgesenkten Meeresspiegel untersucht.
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5.1 Experimente mit dem gekoppelten System In-

landeis Schelfeis im Palaoklima

In diesem Abschnitt werden die in Abschnitt 3.3.2 entwickelten Gleichungen fiir das
quasistationsire Schelfeismodell und das Inlandeismodell (Kapitel 3.2, Seite 15) durch
die quasistationire Ubergangszone (Abschnitt 3.4, Seite 31) aneinander gekoppelt und
auf die Antarktis angewandst.

Ein 55 x 55 Maschen umfassendes rechtwinkeliges dquidistantes Gitternetz (Az = Ay =
100 km) rahmt die Antarktis ein und eine Anfangsmaskenverteilung, entsprechend der
heutigen Verteilung von Inlandeis, Schelfeis und Schelfmeer, sowie der Tiefsee wird vor-
gegeben. Die Bodentopographie wird nach der Karte von [Drewry, D.J., 1983] auf das
Gitternetz digitalisiert. Das Inlandeismodell befindet sich zum Zeitpunkt ¢ = 0 des ge-
koppelten Systems - beziiglich der Eistemperatur - bereits in einem stationéren Zustand.
Der Schneefall, als obere Randbedingung fiir das Inlandeis, wird in Anlehnung an Beob-
achtungen mit einer temperaturabhingigen Funktion vorgegeben [Herterich, K., 1988].
Ebenso findet der geothermische Wirmeflul von 5-10~2 W m™2 als untere Randbedin-
gung Eingang in das Inlandeismodell. Zu dem Zeitpunkt ¢ = 0 stehen fiir das Schelfeis
nur die Eisdicken an den vom Modell ausgew#hlten Gitterpunkten zur Verfiigung. Nur
an denen gelangt ein Eisflul nach den Kopplungsbedingungen ins Schelfeisgebiet. An-
schlieBend kann die Eisdickenverteilung nach Gleichung (3.26) im Schelfeis bestimmt

werden.

Ausgehend von der modellierten Ubergangszone und der daraus resultierenden Bestim-
mung der Aufschwimmlinie, Gleichung (3.63), ist der Parameter p frei wihlbar, so dafl
in dem Standardexperiment (I) (Abschnitt 5.1.1) ein Wert des Parameters p in Glei-
chung (3.63) gesucht wird, mit dem sich zumindest die Verteilungen der drei gréfieren
Schelfeisgebiete der Antarktis (siehe Abbildung 1.1, Seite 2), das Ross Schelfeis, das
Ronne-Filchner Schelfeis, sowie das Amery Schelfeis erfassen lassen [Bohmer, W.J. and
K. Herterich, 1990].

Formal beeinflufit in der Gleichung (3.63) auch die Hohe des Meeresspiegels die Position
der Aufschwimmgrenze. AnschlieBend zum Standardexperiment, in dem der heutige Zu-
stand der Antarktis mit seinen Schelfeisgebieten méglichst naturgetreu simuliert werden
soll, wird in den nachfolgenden Experimenten A und B die Sensitivitit des gekoppel-
ten Systems, gegeniiber Anderungen in dem Wert des Parameters u, sowie gegeniiber

Anderungen in der Héhe des Meeresspiegels (C und D) gepriift.
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5.1.1 Das Standardexperiment (I)

Modellgrundlage des Standardexperimentes ist das eingangs des letzten Abschnittes
beschriebene gekoppelte System.

Beobachtungen zeigen, dafl das Schelfeis nicht beliebig diinn werden kann, sondern das
Eis bricht ab und bildet Tafeleisberge, wenn eine Schelfeisdicke von ca. 200 m unter-
schritten wird. In Anlehnung an diese Beobachtungen (siehe auch Kapitel 6) wird die
Schelfeisfront im Modell auf die simulierte 200 m Isolinie der Eisdicke gelegt. Der Wert
des Parameters p, Gleichung (3.63), wird fiir dies Experiment auf 0.05 festgelegt. Der
noch freie Parameter d, in Gleichung (3.26) wurde mit d, = 250 km so gewahlt, daf die
vom Modell simulierte Schelfeisfront ungefdhr mit den Beobachtungen tibereinstimmt.
AnschlieBend wird das Modell 10 000 Jahre integriert und damit, gemaf Abschnitt 4.1,
Seite 47, sich selbst iiberlassen. Das Modell bestimmt, wie sich die Verteilung von
Inlandeis- und Schelfeisgitterzellen gegebenenfalls éndert (siche Abschnitt 4.4).

Abbildung 5.1 zeigt in 0.3 km Intervallen die Isolinien der Eisdicken, die mit dem In-
landeismodell berechnet wurden. Die Grauabstufungen werden bei zunehmender Eis-
dicke intensiver. Deutlich sind die grofien, eisfreien Buchten des Weddelmeeres und des

Ross Schelfmeeres auszumachen, die vom Inlandeismodell nicht modelliert wurden.

Im gekoppelten System dagegen sind diese Buchten vom quasistationidrem Schelfeismo-
dell erkannt und mit Schelfeisen ausgestattet worden, wie die Eisbedeckungin Abbildung
5.2 zeigt. Die Eisdicken sind in 0.3 km Isolinienabstinden durch graue Schattierungen
verdeutlicht. Mit zunehmender Eisdicke wird die Graufirbung dunkler. Ein Mafstab
in Form einer Gitterzelle (Az = Ay = 100 km) ist in allen Abbildung, die mit dem

Modell gerechnet wurden, links unten eingezeichnet.
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Abbildung 5.1: Isolinien der vom Inlandeismodell berechneten Eisdicken der Antarktis. Die
Linien gleicher Hohe sind in 300 m Intervallen eingezeichnet. Die Intensitit
der Graufirbung nimmt mit zunehmender Héhe zu. Der Mafistab ist durch

die Gitterzelle links unten im Bild dargestellt.
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Abbildung 5.2: Isolinien der Eisdicken des gekoppelten Systems von Inlandeis, Schelfeis und
quasistationirerer Ubergangszone nach einer Zeitintegration von 10 000 Jah-
ren mit einem Wert fiir 4 = 0.05. Die Simulation bezeichnet den Referenzzu-
stand fiir die nachfolgenden Experimente.
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Die Simulation ist jedoch nicht perfekt. Trotzdem werden die wesentlichen Eigen-
schaften der heutigen Schelfeise nachgebildet. Schelfeise bilden sich vorwiegend in den
groferen Buchten, wie im Weddelmeer und Rossmeer, sowie im Bereich des Amery-
Schelfmeers. An den iibrigen Kiisten dehnt sich das Schelfeis nur, wenn {iberhaupt,
in Form von kleineren Gebieten aus, so z.B. im Bereich der Antarktischen Halbinsel
(Palmer Land).

Abweichungen in der Schelfeisverteilung gegeniiber den Beobachtungen entstehen im we-
sentlichen am Felsrand des Transantarktischen Gebirges im Ostteil des Ross Schelfeises.
Entlang dieser Gebirgskette existieren nur einige wenige kleine Auslaflgletscher, wie der
Scott Gletscher, der Beardmore Gletscher, der Nimrod Gletscher, sowie der Byrd Glet-
scher, der noch den gréfiten AusfluBl hat. Diese Gletscher werden durch die Kopplung
zum Teil, wegen ihrer geringen horizontalen Ausdehnung gegeniiber der Gitterauflésung
(100 x 100 km), oder wegen der nicht erfiillten Kopplungsbedingung, (hss < hr), im
Ubergangsbereich nicht erfafit (siche auch Abschnitt 3.4.4).

Eine derartig flankierende Gebirgskette, wie im Ross Schelfeis, ist an den Rindern ent-
lang des Ronne-Filchner Schelfeis nicht vorhanden [Kock, H. and A. Wiegand, 1986], so
daf} hier die simulierte Schelfeisbedeckung geringere Abweichungen zu den Beobachtun-

gen aufweist.

Das Amery-Schelfeis, das kleinste der drei grofien Schelfeise, wird zwar beiderseits von
Gebirgsziigen eingeengt, doch ist es mit seiner geringen Breite von ca. 400 km, eine
direkte Fortsetzung des Lambert Gletschers, der seine Eismassen iiber die gesamte Breite
des Amery-Schelfeises abgibt [Budd, W., 1966]. Diese spezielle geographische Situation,
die sehr stark an einen Eiskanal erinnert, wird offensichtlich im gekoppelten System

ebenfalls im Rahmen der Auflésung befriedigend wiedergegeben.

5.1.2 Sensitivititsexperimente

Der Reibungskoeffizient () stellt in der Kopplung eine unbekannte Gréfie dar, iibt aber
einen entscheidenden Einflul auf den Eistransport in die Ubergangszone und damit auch
in das Schelfeisgebiet aus. In diesem Abschnitt werden zwei numerische Experimente
durchgefiihrt, um die Sensitivitit des Modells gegeniiber dem Reibungskoeffizient auf-
zuzeigen. Es wird bei jedem Experiment des gekoppelten Systems vom Standardlauf,

der in Abbildung 5.2 dargestellt ist, ausgegangen.
Im Experiment (A) wird der Wert des Parameters y um den Faktor (1/5) gegeniiber
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dem Wert des Standardlaufs (g = 0.05) des Parameters herabgesetzt. In Abbildung
5.3 sind in 0.3 km Intervallen die Isolinien der Eisdicken des gekoppelten Systems nach
einer Integrationszeit von 10 000 Modelljahren zu sehen. Schelfeisgebiete, die sich vor-
her in den grofien Buchten des Weddelmeeres und des Rossmeeres zeigten (Abbildung
5.2), existieren nicht mehr. Das Inlandeis hat sich wihrend der Integrationszeit bis zum
Rand des Kontinentalschelfs ausgebreitet. Dieser Zustand stimmt in etwa mit der hy-
pothetischen Ausdehnung des Eises in der Antarktis wiahrend der letzten grofen Eiszeit
(Wiirmeiszeit) vor etwa 18 000 Jahren {iberein [Thomas, R.H. and C.R. Bentley, 1978].

.

Abbildung 5.3: Isolinien der Eisdicken des gekoppelten Systems von Inlandeis, Schelfeis und
quasistationirerer Ubergangszone nach einer Zeitintegration von 10 000 Jah-
ren mit einem Wert fiir x = 0.01.
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Interpretation des numerischen Experiments (A)

Bei Abnahme des Reibungskoeflizienten (u) gegeniiber dem Standardwert p = 0.05,
nimmt auch gleichzeitig die zugehérige Steigung der Eisoberfliche am Inlandeisrand
zwischen Inlandeisdicke und Schelfeisdicke ab. Damit erniedrigt sich jedoch der Eis-
fluB aus dem Inlandeis, da sich die Druckdifferenz nach Gleichung (3.49) reduziert hat.
Bei gleichen Schneefall nimmt deshalb das Inlandeisvolumen und die Eisdicke am In-
landeisrand zu. Demzufolge andert sich auch die Position der Aufschwimmgrenze nach
Gleichung (3.63) derart, dafl die Schwimmgrenze Gleichung (3.16) erst wieder am Kon-

tinentalschelf erreicht wird.

Im Experiment (B) wird der Wert des Parameters 4 um den Faktor 5 gegeniiber dem
Standardwert, p = 0.05, heraufgesetzt. In Abbildung 5.4 sind in 0.3 km Intervallen
die Isolinien der Eisdicken des gekoppelten Systems nach einer Integrationszeit von
10 000 Jahren eingezeichnet. Weite, eisbedeckte Gebiete der West-Antarktis existieren,
im Vergleich zu heute, nicht mehr (Abbildung 5.2). Nur in den Bereichen, in denen
die Bodentopographie iiber die heutige Hohe des Meeresspiegel herausragt (siehe auch
Abbildung 1.1), befinden sich noch eisbedeckte Flachen. Die grofien Schelfeisgebiete,

das Ronne-Filchner- und das Ross Schelfeis, existieren nicht mehr.

Interpretation des numerischen Experiments (B)

Bei einer Erhshung des Reibungskoeffizient ¢ nimmt auch die Steigung zwischen In-
landeisdicke und Schelfeisdicke zu. Es wird der Eisflufl aus dem Inlandeis stark erhéht,
damit flieft aber auch mehr Eis aus dem Ubergangsgebiet heraus, welches sich nach
dem Kopplungsansatz im quasistationirem Gleichgewicht befinden soll. Folglich wird
die Eisdicke an der Aufschwimmgrenze kleiner. Infolge der Kriechausdiinnungsrate (€, )
im Schelfeis, verringert sich die Schelfeisdicke im gesamten Schelfeisgebiet und die Auf-

schwimmgrenze bewegt sich stromaufwirts.
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Abbildung 5.4: Isolinien der Eisdicken des gekoppelten Systems von Inlandeis, Schelfeis und
quasistationirer Ubergangszone nach einer Zeitintegration von 10 000 Jahren
mit einem Wert fiir u = 0.25.

67




5.1.3 Meeresspiegelschwankungen

Wie in der Einleitung bereits erwihnt, unterlag auch der Meeresspiegel in der Erdzeit-
lichen Geschichte gréfleren Schwankungen. So wird vermutet, da8 sich der Meeresspie-
gel weltweit anhob, als das Laurentidische Eisschild abschmolz. Reaktionen der West-
Antarktis auf eine Erhéung bzw. eine Erniedrigung des Meeresspiegels werden in der
Literatur sehr unterschiedlich beurteilt. Modelle ohne Ubergangszone wie das von [Tho-
mas, R.H. and C.R. Bentley, 1978] oder das von [Lingle, C.S., 1984] sowie das Modell
von [Fastook, J.L., 1984], werden von [Van der Veen, C.J., 1985] sehr heftig kritisiert,
denn die Positionsbestimmung der Aufschwimmgrenze héingt von den Eigenschaften der
Ubergangszone ab. So weicht die Aufschwimmgrenze in Richtung stromaufwirts zuriick,
wenn die Eisdicke an der Aufschwimmgrenze beispielsweise durch Schmelzen abnimmt
und dadurch die Kriechausdiinnungsrate (€,,) ebenfalls ansteigt. Gestoppt werden kann
dieser Vorgang in den Modellen ohne Ubergangszone nur, wenn die Scherspannung an
den seitlich begrenzenden Schelfeisrdndern gro genug wird und die dadurch erzeugte
Reibung den Ausflul aus dem Inlandeis behindert.

Das Modell von Van der Veen beeinhaltet eine in Strémungsrichtung 150 km breite
Ubergangszone, in der zur Bestimmung der Aufschwimmgrenze die Kriechausdiinnungs-
rate auch fiir die Geschwindigkeitsbestimmung betrachtet wird. Eine Reaktion auf eine
plétzliche Meeresspiegelinderung um 50 m fillt im Modell von Van der Veen wesentlich

geringer aus, als bei den Modellen ohne Ubergangszone.

In diesem vorliegenden gekoppelten Modell hingt die Position der Aufschwimmgrenze

wesentlich vom Bodenreibungskoeffizienten ab.

Ausgehend vom Standardlauf wurden jetzt in zwei unterschiedlichen numerischen Expe-
rimenten (C) und (D) eine stetige Meeresspiegelinderung um + 130 m im Experiment
(C) und um - 130 m im Experiment (D) iiber einen Zeitraum von 10 000 Jahren,

zugelassen.

Nach einer gesamten Integrationszeit von jeweils 10 000 Jahren verianderte sich die Ver-
teilung von Inlandeis und Schelfeis in beiden numerischen Experimenten, (C) und (D),
gegeniiber dem Standardlauf nur unwesentlich. Damit tendieren diese Modellergebnisse

in die gleiche Richtung wie Van der Veens Ergebnisse.
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5.2 Flieflverhalten unter geometrisch einfachen Rand-

bedingungen

Entsprechend dem Kapitel iiber das prognostische Schelfeismodell (Abschnitt 3.3.3, S.
28 fI.) und seinen unterschiedlichen Behandlungen des FlieBverhaltens des Eises, sollen
jetzt Experimente durchgefiihrt werden, die zeigen, wie unterschiedlich die Eisbewe-
gungen sind, je nach dem, ob ein linearisiertes oder nichtlinearisiertes Flieverhalten
angenommen wurde. Die entstehenden prinzipiellen Unterschiede miifiten in der Natur
zu beobachten sein und geben méglicherweise ein weiteres Indiz fiir die Anwendbarkeit

des empirischen FlieBgesetzes.

Das prognostische Schelfeismodell wurde vom Inlandeismodell entkoppelt und zunéchst
in einer einfachen quadratischen Box gerechnet. Im linearen Fall des numerischen Ex-
perimentes ist der nichtlineare Term f in der Gleichung (4.2) und Gleichung (4.3) f =1
gesetzt worden sowie ein entsprechender Wert fiir A im Flielgesetz. Im nichtlinearen
Fall wurden die kompletten Gleichungen (4.2), (4.3) und (4.4) verwendet. In beiden
numerischen Experimenten wurde mit denselben Anfangs- und Randbedingungen ge-

rechnet.

Die Boxgeometrie stellt vereinfachte geometrische Verhéltnisse gegeniiber einem realen
Schelfeisgebiet dar (siehe Abbildung 5.5). Am unteren Rand der Aufsicht der Abbil-
dung 5.5 wird der Eiseinstrom in das Schelfeis vorgegeben (v = 2 km pro Jahr). An
der Schelfeisfront ist die Randbedingung 0u/gz = 0. Lings der iibrigen Berandung ist
u = v = 0. Die Integration startet mit folgenden Anfangsbedingungen. An der Eisfront,
der Abbruchkante des Schelfeises, betragt die Anfangseisdicke 0.4 km und steigt mit ei-
ner Oberflichenneigung von 1.4 - 1073 bis auf 1.8 km am Einstromkanal an, so daf§ die
Eisdickenverteilung einer Keilform entspricht, die sich zur Abbruchkante hin verjiingt.
In Abbildung 5.5 sind in der Skizze zum Boxexperiment die beschriebenen geometri-
schen Verhéltnisse in einem Seitenprofil (zx-Ebene) und in einer Aufsicht (xy-Ebene)
gezeigt. (Das Seitenprofil entspricht keiner mittigen Ansicht). Wie in der Aufsicht an
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Abbildung 5.5: Skizze zum Boxexperiment mit einem Seitenprofil (zx-Ebene) und einer
Aufsicht (xy-Ebene). Die Anfangseisdickenverteilung entspricht einem
Keil. Das Schelfeis ist seitlich parallel begrenzt. An der Eisfront bricht
das Schelfeis mit konstanter Geschwindigkeit ab. Im Eiskanal (lings-
schraffiertes Gebiet) strémt das Eis konstant mit 2 km/a ins Integrati-

onsgebiet ein.

dem langsschraffiertem Gebiet zu sehen ist, befindet sich ein Eiskanal in der Bildmitte.
Beiderseits des Eiskanals flieit kein Eis ins Schelfeisgebiet hinein. Es gilt dort, wie an
den parallelen Seiten, die Randbedingung u = v = 0. Eine Ubergangszone zwischen

Eiskanal und Schelfeis ist hier nicht notwendig,.

Das prognostische Schelfeismodel wird fir den linearen und nichtlinearen Fall bis ins
Gleichgewicht (2 000 Jahre) integriert, dabei wird in der Gleichung (4.5) fiir die zeitliche
Anderung der Eisdickenverteilung der Niederschlag vernachléssigt. In der Bilderserie
Abbildung 5.6, Abbildung 5.7, Abbildung 5.8 und Abbildung 5.9 sind Isolinien der
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Geschwindigkeiten und der Eisdickenverteilung nach unterschiedlicher Integrationszeit
(t= 0, 150, 250, 500, 1 000 und 2 000 Jahre) dargestellt.

Das lineare Experiment (E)

Im linearen Fall (Abbildung 5.6) ist die zur Anfangseisdickenverteilung ¢t = 0 zugehdrige
Eisgeschwindigkeit sehr hoch (v = 30 km pro Jahr an der Schelfeisfront). Die Ge-
schwindigkeitskomponenten als Reaktion auf die Anfangseisdickenverteilung sind daher
in Abbildung 5.6 (oben links) mit dem Faktor 1/25 multipliziert worden, da sonst die

Vektorpfeile weit iiber den Bildrahmen hinaus gehen wiirden.

Die anfangs vorgegebene Keilform der Eisdickenverteilung verschwindet sehr rasch.
Schon nach 150 Jahren ist mit Ausnahme der direkten Umgebung des Eiskanals eine fast
homogene Verteilung der Eisdicke erreicht. Die anfanglich hohen Geschwindigkeiten, wie
sie sich als Reaktion auf die Anfangseisdickenverteilung eingestellt haben, reduzieren
sich drastisch mit verschwindender Keilform und bleiben dann von der Gré8enordnung
der Einstromgeschwindigkeit des Eises im Eiskanal. Der Betrag der Eisgeschwindigkei-
ten nimmt in bezeichnender Weise vom Eiskanal bis hin zur Abbruchkante sowie zu den
seitlich begrenzenden Réndern des Schelfeisgebietes ab. In der Hauptstrémungsrichtung

bei y/2 ist der Betrag der Geschwindigkeitsvektoren am gréfiten.
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Abbildung 5.6: Isolinien der Eisgeschwindigkeiten [km/a] als Funktion der Zeit fir den U-
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Abbildung 5.7: Isolinien der Eisdicken [km] als Funktion der Zeit fiir den linearen Fall (f=1)

bei einer Integration iiber 2 000 Jahre. Die Eisdicke im Einstromkanal wurde

mit 1.8 km konstant gehalten.
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Das nichtlineare Experiment (F)

Im nichtlinearen Fall ist die Geschwindigkeit an der Schelfeisfront (mit u ~ 10 km pro
Jahr), mit der das Modell auf die Anfangseisdickenverteilung reagiert, wesentlich gerin-
ger, als im linearen Fall. Es entsteht im Verlauf der Integration eine starker strukturierte
Eisoberflichentopographie als im linearen Fall. Reste der Anfangskeilform, in der N&he
der Abbruchkante, sind auch nach 250 Jahren noch deutlich zu erkennen. Die Gleichge-
wichtseisdickenverteilung im nichtlinearen Fall differiert gegeniiber der Gleichgewichts-
eisdickenverteilung im linearen Fall (E) in grolen Bereichen des Schelfeises beinahe um
den Faktor zwei. Dagegen unterscheiden sich die Betrige der Geschwindigkeiten nahe
dem Gleichgewicht in den beiden Fillen nur unwesentlich. Auch die Geschwindigkeits-

verteilung im Gleichgewicht entspricht in etwa der im linearen Fall.

Vergleicht man die unterschiedlich ausgeprigten Strukturen der Eisoberflichen in den
Abbildungen 5.7 und 5.9 mit einer Karte, die auf Grund von Beobachtungsdaten, die
wihrend der Messkampange 1973-78 [Bentley, C.R., et al., 1979] mit Radarmessungen

aus der Luft im Ross Schelfeisgebiet, gewonnen wurden, wird deutlich:

- Die Karte zeigt ebenfalls eine stark strukturierte Eisoberfliche (siche Abbildung 5.12,
in der die Beobachtungsdaten auf das verwendete Modellgitter tibertragen wur-
den).

- Die Eisoberflichentopographie der Karte (Abbildung 5.12) hat Ahnlichkeit mit dem

nichtlinearen Resultat.

- Aus dem Vergleich ist mdoglicherweise zu schliefen, dafl der lineare Fall unrealistisch

1st.

Weiterhin bemerkt Bentley et al., daf sich aus ihren Beobachtungen ein hdchst komple-
xes Muster mit Dickenschwankungen, die zumindest teilweise eine komplexe Schelfeisdy-
namik wiederspiegeln, zu finden ist. Interessante Erscheinungen sind: Dickenminima;
ein enges, weitgehend verlangertes Riicken- und Trogsystem von 450 oder mehr km
Lange; einige wenige Dickenmaxima; steile regionale Neigungen, die von 10 m/km in frei
schwimmendes Eis tibergehen; hochst gewundene Hohenlinien, die auf eine grofiflachige
Turbulenz hinweisen. Sie schlieflen daraus, dafl die Unregelmaissigkeiten vieler dieser
Erscheinungen ein dynamisches Ungleichgewicht vermuten lassen. So ist gerade das
Vorhandensein von Ubergangsstadien im dynamischen System, die das gesamte Schelf-
eis in einem Zustand sehr raschen Wechsels erscheinen lassen, ein Kennzeichen fiir ein

Ungleichgewicht.
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Abbildung 5.8: Isolinien der Eisgeschwindigkeiten [km/a] als Funktion der Zeit fiir den nichi-
linearen Fall (f£1) bei einer Integration tiber 2 000 Jahre. Die Eiseinstromge-
schwindigkeit wurde an dem markierten Einstromkanal mit 2.0 km /a konstant
gehalten.
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Abbildung 5.9: Isolinien der Eisdicken [km] als Funktion der Zeit fiir den nichtlinearen Fall

(f#1) bei einer Integration iiber 2 000 Jahre. Die Eisdicke im Einstromkanal

wurde mit 1.8 Km konstant gehalten.
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5.3 Zur Kopplung des Inlandeismodells mit dem

prognostischen Schelfeismodell

In diesem experimentellen Teil der Arbeit wird, bis auf den folgenden Abschnitt, in dem
gekoppelten System das prognostische Inlandeismodell, nach Abschnitt 3.2, das progno-
stische Schelfeismodell, nach Abschnitt 3.3.3, und eine Ubergangszone, nach Abschnitt
3.4 zu Grunde gelegt. Das gekoppelte System wird entsprechend den experimentellen
Bedingungen des letzten Kapitels (sieche Abschnitt 4, zweiter Absatz) auf die Antark-
tis angewandt, wobei allerdings nur das grofite Schelfeisgebiet, das Ross Schelfeis, in
Verbindung mit dem Inlandeis gebracht wird. Der Grund liegt in der fiir die Geschwin-
digkeitskomponenten benétigten Anzahl innerer Gitterpunkte, die in der vorliegenden
Modellauflosung von 100 x 100 km gerade noch fiir das Ross Schelfeis ausreicht. Der
Reibungskoeflizient p erhalt den gleichen Wert wie bei dem Standardexperiment im

letzten Kapitel.

5.3.1 Vergleich des Modells mit Beobachtungsdaten

In der dquidistanten Modellauflésung von 100 km ist es nur sinnvoll, die gréfleren Schelf-
eisgebiete mit Beobachtungen zu vergleichen, da die {ibrigen Schelfeisgebiete zu klein
und die Anzahl der inneren Punkte zu gering ist, um realistische Geschwindigkeiten zu
erhalten. Wie in Abschnitt 4.3 (Absatz Randwerte) angedeutet, tritt hier genau der
Fall ein, dafl auler im Ross Schelfeis, auch im Ronne-Filchner Schelfeis und im Amery
Schelfeis, nur noch Randpunkte und randnahe Punkte im Modell zur Geschwindigkeits-

berechnung vorliegen.

Im Ronne-Filchner Schelfeis liegt das Problem eher darin begriindet, dafl die beiden
Eisflufl steuernden Eiserhebungen, die Henry-Korf Erhebung, aus dem Modellgitter her-
ausfallen. Ohne diese Eiserhebungen wird sich im Modell ein erheblich abweichendes
Muster der Eisdickenverteilungen gegeniiber der Natur ergeben. Werden die Eiserhe-
bungen ins Modellgitter implementiert, reduziert sich die Anzahl der inneren Punkte

derart, da8 die tatséichlichen Geschwindigkeiten vom Modell unterschitzt werden.

Der Hintergrund dieser Unzulénglichkeit liegt in der Modellentwicklung des gekoppelten
Systems, das vornehmlich fiir Fragestellungen im Bereich des Paldoklimas konzipiert

wurde, fiir die eine horizontale Gitterauflésung von 100 km ausreicht.
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5.3.2 Der Ubergang zwischen Inlandeis und Ross Schelfeis

Vor einer Rechnung mit dem gekoppelten System Inlandeis-prognostischen Schelfeis,
sollte erst iiberpriift werden, ob der Eistransport aus dem Inlandeismodell in Verbindung
mit der Ubergangszone in der Lage ist, die beobachteten Eisfliisse und Eisdicken an den
beobachteten Orten zu simulieren. Fiir das numerische Experiment (G) wurde der
Zustand des Inlandeismodells, wie im Abschnitt 5.1 (erster Absatz) beschrieben, zu
Grunde gelegt und die Ubergangszone fiir das Ross Schelfeisgebiet nach Abschnitt 3.4,
mit der dort definierten Moglichkeit Eiskanile zu finden (h,s > hr), benutzt.

Das numerische Experiment (G)

Wie schon mehrfach darauf hingewiesen, wird das Ross Schelfeis nur durch wenige Eis-
kandle (A, B, C, D, E, und F) ernihrt. [Thomas, R.H. et al., 1984] haben die Eis-
geschwindigkeiten und die Eisdicken in diesen Eiskanilen gemessen. In Tabelle 5.10
sind diese Daten mit den Modellergebnissen verglichen. Bis auf den Eiskanal F' sind
alle wesentlichen Eiskanile vom Modell identifiziert worden. Die Abweichungen in den
Geschwindigkeiten zwischen Modell und Beobachtungen sind bei dem Eiskanal D und
E am grofiten. Sie werden vom Modell mit ca. 50 % unterschétzt. Die Abweichun-
gen bei den Eisdicken sind geringer als bei den Geschwindigkeiten, sie bewegen sich
maximal um + 30 % . Das Inlandeismodell in Verbindung mit der parameterisierten
Form der Ubergangszone zwischen Inlandeis und Schelfeis, ist also in der Lage, die
sachgerechten Randbedingungen fiir den Betrieb des prognostischen Schelfeismodells

in Ubereinstimmung mit den heutigen Beobachtungen zu liefern. Um die Giiltigkeit
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Beobachtungen Modell
Ort | Geschw (m/a) | Eisdicke (m) || Geschw (m/a) | Eisdicke (m)

Eiskanal A 225 1000 230 899

B 750 850 740 664

C 150 650 130 587

D 550 800 260 600

E 650 800 420 490

F 200 650 - w=

Abbildung 5.10: Ein Vergleich von beobachteten und vom Modell berechneten Eis-
dicken und Geschwindigkeiten der Eiskanile, die wesentlich fiir
die Erhaltung des Ross Schelfeises beitragen [Thomas, R.,H. et
al., 1984).

Beobachtungen Modell
Ort | Breite (km) || Breite (km)
Eiskanal A 6.75 8.5
B 31.1 50.3
C 10.6 11.3
D 25.8 21.7
E 30.5 52.5
F 14.2 -

Abbildung 5.11: Breitenvergleich der Ubergangszonen zwischen
Modell und Beobachtungen. Die Breiten sind
mit den Fisfliissen nach Tab. 5.10 und der
Gleichung (3.65) mit ¢z = 10~ [a~km™!] ab-
geschitzt worden.
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der Kopplung zu iiberpriifen (siehe Kapitel 3.4.5, Grenzen der Kopplung), wurde die
theoretische Breite der Ubergangszone nach den Modelldaten und nach den Beobach-
tungsdaten von [Thomas, R.H. et al., 1984] mit Gleichung (3.65) ermittelt. In Tabelle
5.11 sind die Breiten der Ubergangszonen gegeniibergestellt. Die berechneten mittleren
Breiten der Ubergangszonen fiir die Beobachtungsdaten betrigt Az = 20.9 km und fiir
die Modelldaten Az = 28.9 km. Im Einzelfall war die Breite der Ubergangszone des
Eisstroms B und E mit ca. 35 - 41 % iiberschiitzt worden. Die Breite der Ubergangszone
des Eisstroms F lie sich nicht ermitteln, da dieser Eiskanal vom Modell nicht gefun-
den wird. Jedoch iiberschreiten die theoretisch ermittelten Ubergangsbreiten nicht die
Gitterauflssung des Modells, so da die subskalige Behandlung der Ubergangszone im
gekoppelten System gewihrleistet ist.

Wie in Abbildung 3.6 nach den Aufnahmen mit einem hochauflésenden Radiometer zu
sehen ist, befinden sich die Eiskanile im West-Nordwest Teil des Ross Schelfeises. Die
im Modell gefundenen Eiskanéle sind in Abbildung 5.12 eingezeichnet. Die Isolinien
der Eisdicken in der Abbildung 5.12 entsprechen den Beobachtungsdaten der Eisdicken
des Ross Schelfeises, die wiahrend einer Messkampange 1973-78 [Bentley, C.R., et al.,
1979] gewonnen wurden. Die Beobachtungsdaten sind auf das Modellgitter {ibertragen
worden und die 0.8 km und die 0.4 km Isolinien gestrichelt hervorgehoben, um den
Vergleich mit den aus dem nachfolgenden Modellexperiment resultierenden Eisdicken,

zu erleichtern.
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Abbildung 5.12: Die im Modell identifizierten Eisstréme (A, B, C, D, und E) des Ross
Schelfeises und die beobachteten Eisdickenverteilungen. Die Eisdik-
ken resultieren aus einer hochauflésenden 20 m Isolinienkarte, die auf
das Modellgitter {ibertragen wurde. Die grau unterlegte Flache deu-

tet das angrenzende Inlandeis an. Die gestrichelten Linien begrenzen
die 0.4 km bzw. die 0.8 km Eisdicke.
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Abbildung 5.13: Isolinien der Eisgeschwindigkeiten [km/a] im Ross Schelfeis. Die Ge-
schwindigkeiten sind mit dem RIGGS-Daten erzeugt [Thomas, R.H.
and D.R. MacAyeal, 1982] und auf das verwendete Gitter (100 x
100 km) iibertragen worden. Die grau unterlegte Fliche kennzeich-
net das angrenzende Inlandeis. Die gestrichelten Isolinien deuten
auf Gebiete hin, in denen die Berechnung der Eisgeschwindigkeiten
unsicher ist.
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5.3.3 Das Standardexperiment (II)

Grundlage des Standarexperiment (II) ist das gekoppelte System von Inlandeis, pro-
gnostischem Schelfeismodell und einer quasistationsiren Ubergangszone, deren physi-
kalische Eigenschaften als subskaliger Prozefi im Modellgitter behandelt werden. In
der Ubergangszone werden, nicht nur die Eisdicke an der Aufschwimmgrenze und die
Position der Aufschwimmgrenze, wie bei dem Standardexperiment (I) mit dem quasi-
stationfiren Schelfeismodell, sondern es wird zusétzlich nach Gleichung (3.64) an den
vom Modell identifizierten Eiskanilen, die Geschwindigkeiten berechnet. Diese stellen
fiir das prognostische Schelfeismodell eine notwendige Randbedingung fiir die Geschwin-
digkeiten im Schelfeisgebiet dar. Sie sind in Tabelle 5.10 aufgelistet.

Als Anfangseisdickenverteilung wurde eine Keilform, ahnlich wie bei dem Boxexperi-
ment, vorgegeben. Die Eisdicke des Keils wurde jedoch nicht, wie in dem Boxexperi-
ment, willkiirlich festgesetzt, sondern durch die Eisdicken der ans Schelfeis angrenzenden
Eiskanile begrenzt. Zur Berechnung der Eisfliisse wurde der Wert des Reibungskoeffi-
zienten, wie bei dem Standardexperiment (I) mit dem quasistationéren Schelfeismodell,
auf u = 0.05 festgesetzt. Anschlieflend wurde das Modell 1 500 Jahre integriert, dabei
wurde in der Massenbilanz eine zeitlich und rdumlich konstante Jahresschneebilanz mit

15 cm/a an der Schelfeisoberfliche angenommen.

In Abbildung 5.14 sind die Isolinien der modellierten Eisdicken nach einer Integrati-
onszeit von 1 500 Jahren im Ross Schelfeis zu sehen; es sind wieder, wie in Abbildung
5.12, die 0.8 und die 0.4 km Isolinie hervorgehoben. Das angrenzende Inlandeis wurde
grau unterlegt. Die modellierten Geschwindigkeitsvektoren sind in Abbildung 5.15 ein-
gezeichnet und das angrenzende Inlandeis ebenfalls grau unterlegt. Um einen Vergleich
mit den Geschwindigkeiten des RIGGS-Datensatzes (Abbildung 5.13) zu erméglichen ist
in Abbildung 5.15 die 0.5 und die 1.0 km/a Isolinie der Eisgeschwindigkeit eingezeichnet.
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Abbildung 5.14: Isolinien der modellierten Eisdicken [km] im Ross Schelfeis nach ei-
ner Integrationszeit von 1 500 Jahren. Die grau unterlegte Fléiche
kennzeichnet das angrenzende Inlandeis. Die gestrichelten Linien
begrenzen die 0.4 km bzw. die 0.8 km Eisdicke.
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Abbildung 5.15: Geschwindigkeitsvektoren des modellierten Ross Schelfeis mit dem
gekoppelten System nach einer Integrationszeit von 1 500 Jahren.
Fiir den Vergleich mit der Abbildung 5.13 ist hier die 0.5 km/a und
die 1.0 km/a Isolinie der Geschwindigkeit eingezeichnet. Die grau

unterlegte Flache blendet das angrenzende Inlandeis aus.
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Es wird bei dem Vergleich der Isolinien der Abbildung 5.12 mit der Abbildung 5.14
deutlich, da8 die simulierte Eisdickenverteilung nahe der beobachteten digitalisierten
Eisdickenverteilung liegt. Dabei stimmt die hervorghobene 0.8 km Isolinie besser als
die 0.4 km Isolinie in den Abbildungen iiberein. Auch die Eisdickenverteilung an der
Abbruchkante ist in guter Ubereinstimmung bei den Abbildungen. Im Gegensatz zu
den Problemen der Eisdickenverteilung bei dem quasistationéren Schelfeismodell im
Ostteil, entlang dem Transantarktischen Gebirge, des Ross Schelfeisgebietes, treten diese
Abweichungen bei den simulierten Eisdicken mit dem prognostischen Schelfeismodell
gegeniiber den Beobachtungen nicht mehr auf. Damit zeigt sich, dafl das prognostische
Schelfeismodell eine sehr viel realistischere Modellierung der Eisdickenverteilung erlaubt

als das in Abschnitt 3.3.2 beschriebene quasistationére Schelfeismodell.

Ein Vergleich der simulierten Eisgeschwindigkeiten in der Abbildung 5.15 mit Beobach-
tungen ist wesentlich schwieriger als ein Vergleich der Eisdicken, da die Eisdicken direkt
gemessen werden konnen [Bentley, C.R. et al., 1979], die Geschwindigkeiten jedoch nur
iiber die Deformation von Bohrléchern indirekt ermittelt werden. [Thomas, R.H. and
D.R. MacAyeal, 1982] legten die Ergebnisse des Ross Ice-Shelf Geophysical and Glacio-
logical Survey (RIGGS) zur Geschwindigkeitsbestimmung im Ross Schelfeis zu Grunde.
Mit den RIGGS-Daten und einer angenommenen Verteilung der Abschmelzrate an der
Eisunterseite wurden stationire Temperaturprofile an jeder MeBstation berechnet, so
daB mit dem gemessenen Deformationsfeld und dem FlieBgesetz letztlich ein Geschwin-
digkeitsfeld entstand. In Abbildung 5.13 sind die an Beobachtungen angelehnten Ge-
schwindigkeiten in das Modellgitter {ibertragen worden. Im wesentlichen stimmen die
Geschwindigkeiten iiberein. An der Abbruchkante existieren die gréten Geschwindig-
keiten mit etwa 1 000 m/a, weiter stromaufwérts nehmen die Geschwindigkeiten in den
Beobachtungen jedoch etwas schneller ab als die simulierten Geschwindigkeiten. Dies
konnte eventuell auf die nicht korrekte Behandlung der Crary Eiserhebung im Modell
sein, die die Eisgeschwindigkeit herabgesetzt.

5.3.4 Ein Eiszeitexperiment

Aus dem existierenden Datenmaterial geht ziemlich sicher hervor, dafl das West- Ant-
arktische Inlandeis wihrend der letzten Eiszeit bis zum Rand des Kontinentalschelfs
vorgedrungen war. Eine mogliche Ursache wird auf den damaligen um 130 m niedrigen

Meeresspiegel zuriickgefiihrt.

Das Modell von [Huybrecht, P., 1990] erklirt ebenfalls diesen eiszeitlichen Zustand der

Westantarktis. Dabei verschiebt sich die Aufschwimmgrenze im Modell bis an den
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Rand des Kontinentalschelfs der Antarktis. Wird die Bodentopographie der Antarktis
relativ zum Meeresspiegel geplottet, zeigt sich bei einem um 130 m abgesenkten Mee-
resspiegel, dafl immer noch weite Bereiche der Westantarktis unterhalb des reduzierten
Meeresspiegel liegen. Die Differenz zwischen den heutigen {iberfluteten Gebieten der
Westantarktis und den iiberfluteten Gebieten, die sich durch einen um 130 m reduzier-
ten Meeresspiegel ergeben wiirden, ist verschwindend gering. Die deutliche Reaktion
des Huybrechtsmodells auf eine Meeresspiegelabsenkung um 130 148t sich deshalb wohl
nicht allein auf eine Vergrofilerung der Flache erkliren auf der das Eis auf dem Felsun-
tergrund aufliegt. Natiirlich darf bei diesen Uberlegungen nicht die Eintauchtiefe des
Schelfeises vernachlassigt werden, wodurch zusatzliche Auflagepunkte im Bereich des

Schelfeises geschaffen werden kénnen.

In den Experimenten zur Sensitivitiat des gekoppelten Modells gegeniiber einer Meeres-
spiegelanderung (mit dem quasistationiren Schelfeismodell) zeigte sich, dafl das gekop-
pelte System nicht mit einer weitreichenden Bewegung der Aufschwimmgrenze reagierte,
sondern die Verteilung von Inland- Schelfeis Gitterzellen erhalten blieb (numerisches
Experiment (C) und (D)). Um zu iiberpriifen, ob das gekoppelte System (mit dem pro-
gnostischen Schelfeismodell) auf eine Absenkung des Meeresspiegels um 130 m anders
reagiert, wird, ausgehend vom Standardexperiment (II) in dem numerischen Experiment
(H) der Meeresspiegel um 130 m instantan abgesenkt und das Modell einen Zeitschritt

integriert.

Ergebnis des numerischen Experiment (H)

Wie zu erwarten, tritt kaum eine Bewegung der Aufschwimmgrenze ein, wie Abbildung
5.16 deutlich zeigt, da die Parameterisierung der Ubergangszone in gleicher Weise er-
folgt wie beim Experiment (C). Nur im Bereich des Byrd Gletschers und im Bereich
des Eisstroms A verschiebt sich die Aufschwimmgrenze um eine Gitterzelle. Bemer-
kenswert ist jedoch, daB in den Bereichen der Crary Eiserhebung und der Roosevelt
Insel, die vorher keinen Kontakt mit dem dariiberliegenden Schelfeis im Modell hatten,
jetzt Schelfeisflichen mit Grundberithrungen aufweisen. Dieses Ergebnis weicht deut-
lich von dem Ergebnis des numerischen Experimentes (C) ab. Die Ursache liegt in der
nun realistischeren Berechnung der Schelfeisdicke mit dem dynamischen prognostischen
Schelfeismodell.

Leider reduzieren sich, durch die neu auf Grund liegenden Schelfeisflichen, die fiir das

Schelfeis zur Verfiigung stehenden Gitterzellen, so dafl eine Geschwindigkeitsberechnung

zur Unterschétzung der tatséchlichen Geschwindigkeiten fithrt. Anzunehmen ist jedoch,
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daB sich die Zirkulation im Schelfeis erheblich &ndern wird und eine Bewegung der Auf-
schwimmgrenze von den genannten Eiserhebungen stromaufwérts in Richtung zur
Aufschwimmgrenze zwischen Inlandeis und Schelfeis zu stande kommt. Da der Ausflufl
aus dem Inlandeis in das Schelfeis gleichbleibt, der Ausflul aus dem Schelfeis dagegen
behindert wird, kénnte die Schelfeisdicke zunehmen und so zu weiteren Grundberiithrun-
gen fithren. Gerade in dem westlichen Bereich des Ross Schelfeies, in dem auch eine
realtiv hohe Eisgeschwindigkeit vorherrscht (im Bereich der Eisfront), wird der Eisflul
durch die Grundberiihrung des Eises zumindest erheblich gestort.

Wie sich der transiente Zustand im weiteren Verlauf realistisch entwickeln wird, kann

jedoch nur beantwortet werden, wenn die Gitterauflosung im Schelfeisgebiet erhéht wird.
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Abbildung 5.16: Verteilung von Eisdicken [km] im Ross Schelfeis nach einer instanta-
nen Absenkung des Meeresspiegel um 130 m. Die schwarzen Flichen
bezeichnen die durch die Absenkung hervorgerufenen auf Grund lie-
genden Schelfeisflichen im Bereich der Crary Eiserhebung und der
Roosevelt Insel.
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Kapitel 6

Diskussion

Eine der wesentlichen Grundlagen des gekoppelten Systems, ist das Konzept der ge-
trennten Zeitskalen, das sowohl bei der Kopplung des Inlandeismodells mit dem quasi-
stationdren Schelfeismodell, als auch bei der Kopplung mit dem prognostischem Schelf-
eismodell eine wesentliche Rolle spielt. Dies Konzept erlaubt es, die in drei Teilgebiete
aufgegliederte Eisbedeckung der Antarktis, separat zu modellieren. Diese Art der Mo-
dellierung ist bisher nur in diesem vorliegenden gekoppelten System verwirklicht worden.
In dem einzigen Konkurenzmodell, das von [Huybrechts, P., 1990], ist der Inlandeisteil
des Modells in unwesentlich abgewandelter Form entwickelt worden. Es unterscheidet
sich jedoch drastisch in der physikalischen Behandlung der Ubergangszone und reagiert
auf Meeresspiegelanderungen im Vergleich zu den hier beschriebenen Modell wesentlich

empfindlicher.

In der Schelfeismodellierung unterscheiden sich die beiden Modelle in der Formulierung
der Eisfront. Wéahrend in dem hier entwickelten Modell die Eisfront bei der 200 m
Eisdickenisolinie aufhért, rechnet das Huybrechtsmodell das Schelfeisgebiet bis zum
Gitterrand. Jedoch liegt der Hauptunterschied nach wie vor in der Behandlung der
Ubergangszone und in der Ausnutzung des Konzepts der getrennten Zeitskalen, das im

Huybrechtsmodell keine Anwendung findet.

Offensichtlich entstehen durch die unterschiedlichen Modellaussagen, die in dieser Arbeit
angesprochen wurden (Abschnitt 3.4 und Abschnitt 5.1.3), zwei gegensétzliche Meinun-
gen bei einer Meeresspiegelanderung {iber die Reaktion der West-Antarktis. Dabei ist

insbesondere die Rolle der Ubergangszone Gegenstand der Diskussionen.

Das Modell von [Van der Veen, C.J., 1985] und das hier entwickelte gekoppelte System
bilden den Gegensatz zu den Modellen ohne Ubergangszone, in dem eine Verbindung
zwischen Inlandeis- und Schelfeismodell ausschieflich mit einer Ubergangszone stattfin-

det. Die Ubergangszone iibt, den Modellergebnissen zufolge, eine Pufferwirkung aus, so
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dafl die Modelle kaum Reaktionen auf Meeresspiegelinderungen im Bereich von £ 100
m zeigen (Abschnitt 5.1.3).

Bei dem vorliegenden Modell zeigt sich, daB fiir lange Zeitskalen, t » 1 000 Jahre eine ein-
fache quasistationsre Form ausreichend ist, die Eisdickenverteilung der gréfleren Schelf-
eisgebiete der Antarktis (Ronne-Filchner, Ross und Amery Schelfeis) zu modellieren
(Abschnitt 5.1.1, Abbildung 5.2). Mit dieser gekoppelten Modellversion ist ein Arbeits-
mittel entstanden, mit dem weiterfithrende Untersuchungen auf den langen Zeitskalen

des Palioklimas verwirklicht werden kénnen.

Fiir Fragen der Gegenwart und der nahen Zukunft wird allerdings schnell sichtbar, dafl
die grobe Modellauflésung stark einschréinkend auf die Modellanwendung wirkt. So
reicht diese #quidistante Modellauflésung (100 km) gerade aus, um das Ross Schelfeis,
prognostisch in befriedigender Weise zu simulieren (Abschnitt 5.3, Abbildung 5.14 und
Abbildung 5.15). Tritt jedoch im Laufe einer Integration eine Verringerung der fiir das
Schelfeis zur Verfiigung stehenden Anzahl der Gitterzellen ein, werden die Geschwin-
digkeiten unrealistisch klein (Abschnitt 4.3).

Es zeigt sich jedoch bei einer alternativen Verwendung eines linearisierten Flieigeset-
zes, dafl dies auf Oberflichenstrukturen fithrt, die zumindest im Ross Schelfeis nicht
anzutreffen sind (Abschnitt 5.2). Demzufolge ist es notwendig zur Modellierung des

Ross-Schelfeises das nichtlineare Fliegesetz zu verwenden.

Als eine erste Testrechnung fiir das gekoppelte System von prognostischen Inland- und
Schelfeismodell, die durch die spezielle Formulierung der Ubergangszone miteinander
verbunden sind, wurde die numerische Modellierung des Ross Schelfeises durchgefiihrt.
Im Rahmen der Auflésung stimmen die erzielten Ergebnisse gut mit den Beobachtungen
{iberein (Abbildung 5.12 mit Abbildung 5.14 und Abbildung 5.13 mit Abbildung 5.15).

Trotz der guten Ubereinstimmung von Modelldaten und Beobachtungen, diirfen die Er-
gebnisse die mit den prognostischen Modellen gewonnen wurden, nicht dariiber hin-
wegtduschen, dafl mit dem gekoppelten System noch keine echten Vorhersagen, im
Sinne der prognostischen Wettermodelle, méglich sind. Keines der gekoppelten Mo-
delle oder auch kein derzeitig existierendes hochauflésendes Modell des Ronne-Filchner
Schelfeis ist in der Lage, auch nur vorherzusagen, welche der gréfleren Eisgebiete ab-
brechen wird, oder geschweige denn, den letzten groferen Verlust eines Eisgebietes aus
dem Ronne-Filchner Schelfeis im Siidsommer 1986 zu simulieren. Alle angesprochenen
Modelle beruhen ausschlieflich auf der Kontinuumsmechanik, die allein offensichtlich
nicht aussreicht diese Problematik zu erfassen. In diesem Zusammenhang seien auch

die Spaltenbildungen im Schelfeis genannt, die einen nicht unbetrachtlichen Anteil am
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Eisabbruch an der Eisfront haben. Spalten bilden sich vorwiegend im Bereich der Auf-
schwimmlinie. Sie kénnen Ausdehnungen erlangen, die oft bis zur halben Eisdicke an der
Aufschwimmgrenze reichen. Weiterhin wurden Spalten im Bereich der Eiserhebungen
durch Radarsondierungen geortet, so z.B. bei der Crary Eiserhebung im Ross Schelfeis
[Kenneth, C.J. et al. 1983]. Diese Spalten frieren zwar im Lauf der Eisbewegungen
wieder zu, aber es wird vermutet, dafl dort Sollbruchstellen entstehen, die dann wieder

an der Eisfront aufbrechen.

Welchen Einflufl die Ozeanzirkulation unter dem Eis auf die Schelfeise ausiibt und wie
deren Wechselwirkungen aussehen, ist bislang ebenso wenig in dynamischen Schelfeis-

modellen enthalten, wie die erwihnte Spaltenbildung.
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Kapitel 7

Ausblick

Eine sinnvolle Weiterfiihrung der Modellierung des gekoppelten Systems liegt in der
Erweiterung der Modellauflosung. Die jetzige Auflésung sollte etwa um den Faktor
fiinf erhéht werden. Damit kann zum einen gewéhrleistet werden, dafl die Anzahl der
inneren Gitterpunkte im Schelfeis auch ausreicht um die kleineren Schelfeisgebiete zu
modellieren, auch dann, wenn sich durch numerische Experimente die Anzahl der Git-
terzellen reduzieren wiirde, zum anderen wird gleichzeitig eine bessere Darstellung der

Eiserhebungen und deren Auswirkung auf den Eisflufl im Schelfeis erreicht.

Weiterhin wire es mit einem hochauflésenden, gekoppelten Schelfeis-Ozean Modell
moglich die Auswirkungen einer thermohalinen Zirkulation unter dem gesamten Schelf-
eis niher zu studieren. In dem Modell von [Hellmer, H.H and D.J. Olbers, 1989] wird
zwar ein Schelfeismodell iiber den Ozean gelegt, aber die Schelfeisform bleibt immer

unverandert.

Wichtig wire eine genauere Temperaturberechnung im Bodenbereich zwischen Inland-
und Schelfeis, da der Bodenreibungskoeffizient, der hier nur als Parameter eingeht, sicher
stark temperaturabhingig ist. Wie aus der Modellierung des Inlandeises hervorgeht und
aus vereinzelten Daten, liegen grofle Bereiche, auch entlang der Aufschwimmlinie auf
dem druckkorrigierten Schmelzpunkt. Damit besteht die Moglichkeit, dal Wasser am
Eisboden oder sogar im Eis gebildet wird, das auch in das Bodensediment eindringen
kann. Die Physik solcher Mehrphasensysteme ist bislang in numerischen Eismodellen

noch nicht beriicksichtigt worden.
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Zusammenfassung

Die drei physikalisch unterschiedlichen Eisbereiche der Antarktis, das Inlandeis, das
Schelfeis und die Ubergangszone zwischen Inland- und Schelfeis, sind auf Grund des
Konzeptes der getrennten Zeitskalen separat modelliert worden. Die Teilmodelle wurden

anschlieflend zu einem gekoppelten System zusammengefafit.

Die quasistationire Ubergangszone verbindet in dem gekoppelten System das progno-
stische Inlandeismodell entweder mit dem prognostischen oder mit dem analytischen,
quasistationsren Schelfeismodell. Fiir die prognostischen Modelle gilt die Massener-
haltung. Kennzeichnend fiir das Inlandeismodell ist ein Anfangswertproblem, das bei
der Bestimmung der Geschwindigkeiten in der Vertikalen (z-Richtnung) auftritt. Vor-
zugeben sind dabei die Gleitgeschwindigkeiten am Boden. Die Eisgeschwindigkeiten
lassen sich diagnostisch aus den lokalen Gréflen der Eisdicke und der Oberflichennei-
gung ableiten. Einen analytischen Ausdruck fiir die horizontalen Eisgeschwindigkeiten
158t sich mit der Flacheisndherung gewinnen. Kennzeichnend fiir das prognostische
Schelfeismodell ist ein Randwertproblem in der Horizontalen, das bei der Bestimmung
der Geschwindigkeiten fiir ein geschlossenes Gebiet, auftritt. Dabei sind die Geschwin-
digkeitskomponenten entlang des Randes zum Inlandeis sowie eine Annahme iiber die
Ableitungen der Geschwindigkeitskomponenten nach x und y entlang der Schelfeisfront
vorzugeben. Die Eisgeschwindigkeiten sind tiefenunabhingig und nicht mehr allein
durch lokale Gréflen bestimmbar. Sie ergeben sich diagnostisch aus einem System von
zwei nichtlinearen partiellen Differentialgleichungen zweiter Ordnung (elliptisch). Einen
analytischen Ausdruck fiir die Geschwindigkeiten, wie bei dem Inlandeismodell, 158t sich
fiir das Schelfeismodell nicht mehr ableiten. Sie werden mit einem iterativen Verfah-
ren ermittelt. Fiir das quasistationére Schelfeismodell wurde das Fliegesetz linearisiert
und die Kriftebilanz vereinfacht, so daf} sich fiir die Eisdickenverteilung im Schelfeis
ein analytischer Ausdruck finden 1&8t. Die Eisdicken sind dabei durch ein gewichtetes
Mittel der Eisdickenverteilung lings der Schwimmlinie (der Linie an der das Inlandeis

zu schwimmen anfingt) ausgedriickt worden.

Die Ubergangszone reduziert sich wegen ihrer geringen Breite gegeniiber dem Inland-

und Schelfeis bei dem hier verwendeten #quidistanten groben Gitter (100 km) zu einer
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subskaligen GroBe. Die Eisdicke sowie die Breite des Ubergangsgebietes in FlieBrich-
tung sind von gleicher Gréflenordnung, sie kénnen aber nicht Null sein. Dies folgt
aus analytischen und numerischen Betrachtungen zur Ubergangszone. Die Ubergangs-
zone wird daher, im Vergleich zum Inland- und Schelfeis, als quasistationér behandelt.
Folglich ist der EisfluB aus dem Inlandeis plus der Jahresschneebilanz ins Ubergangs-
gebiet gleich dem EisfluB ins Schelfeis. Eine spezielle Eigenschaft der Ubergangszone,
nimlich die Festlegung der Aufschwimmgrenze und die damit verbundene Eisdicke an
der Aufschwimmgrenze (im Modell durch die Impulsbilanz und die Schwimmbedin-
gung realisiert), bestimmt die Kopplung und regelt die Gitterzellenverteilung zwischen
Inland- und Schelfeis. Als einzig freier Parameter in dem Kopplungsverfahren bleibt ein

Reibungskoeffizient, der durch numerische Experimente festgelegt werden konnte.

Der Anwendungsbereich des gekoppelten Systems wurde vornehmlich fiir Fragestellun-
gen im Paldoklima festgesetzt. Diese Zielsetzung erforderte es, auf Grund der notwendi-
gen langen Integrationszeit des gekoppelten Systems, zu einer groben Modellauflésung
von 100 x 100 km tiberzugehen. Trotz dieser groben Modellauflésung konnten auch tran-
siente Zustande mit dem gekoppelten System von prognostischem Inland- und progno-
stischem Schelfeis betrachtet werden. In einem Eiszeitexperiment wird deutlich, daf der
letzte Glazialzustand des Ross Schelfeises nicht allein auf Bewegungen der Aufschwimm-
linie zuriickzufiithren ist, sondern vielmehr die blockierende Wirkung der Eiserhebungen
fiir den Eisflul wesentlich zum Auffiillen des Schelfeises beigetragen haben mufl. Weiter-
hin ergab sich aus den Experimenten mit einfacher Geometrie, daf} fiir Untersuchungen
von transienten Zustanden es notwendig ist, eine komplexe Schelfeisdynamik mit einem

nichtlinearen Fliegesetz zu verwenden.

Durch die verwendete und speziell formulierte Ubergangszone, im Gegensatz zu anderen
einfacheren Modellen, konnte eine erhohte Sensitivitat gegeniiber Meeresspiegelschwan-
kungen mit dem gekoppelten System von prognostischem Inland- und quasistationérem
Schelfeis nicht bestétigt werden. Dagegen gelang es, eine Abhéngigkeit zur Bodenbe-
schaffenheit und dem damit verbundenen Reibungskoeffizienten in der Ubergangszone
aufzuzeigen. Die Ergebnisse unterstreichen die Rolle der Ubergangszone in der Frage
nach der Stabilitdt der Westantarktis.
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