Thermodynamisches Modell eines auleren Eisschelfs

Von M. S. Krass und P. A. Sumskij *

Pestome: Hpaesasn 3ajaya ANR HENUHERHOMO ¥HTEIPO-ANPGEPEHLIMANEHOIO YPABKEHUA OTHOGKTENLHO NPUBEAEHHON TemnepaTypsl
8 KBA3KCTAUMOHAPHOM BHEIHEM WEAbhOBOM NEAHMKE PELIaeTCH MEeTOAOM CLIKBAGMbIX ACHMNTOTHYECKHX padnomerui. Morasako,
UTO YCTOMUNBOGTL TEPMHUUYECHOrD PEMUMA MMEET MECTO AWlb NPH YCAOBKH, YTO AUHMK TOKA MPOXOAAT Yeped 0be NOBEepXHOCTH
nefHKKa, TaK KaK TOrAa aABEKUHA BEIKOCHT AMGHNKPYEMOe Tenno Hapymy. [Ipu BCTPEUHOM ABWMEHMH Nbaa C BEPXHEN W KuMHER
NOBEPXHOCTEN IEAHHKA PEMUM HEYCTOAUNB, TaK KaK BeAET K BHYTDEHHEN akKYMYNaUMK Tenna.

Zusammeniassung: Das Randwerlproblem fir die nicht-linearen Integrodifferentialgleichungen, welche die
Temperatur in einem uasi-stetigen &uBeren Eisschelf kontrollieren, wird geldst durch Anpassen asymtoti-
scher Expansionen. Es wird gezeigt, daB thermische Stabilitit nur besteht, wenn die Stromlinien durch
beide Schelfoberflachen austreten, da in diesem Fall die innere Verformungswédrme durch Advektion ab-
gefiihrt wird. Im Falle, daB Eis von der oberen und unteren Grenzflaiche in entgegengesetzter Richtung
flieBt, wiirde das System wegen der Anh#ufung innerer Wéarme instabil sein.

Summary: The boundary problem for the non-linear integro-differential equation governing the tempe-
ralure in a quasi-steady external ice shelf is solved by means of matching asymtotic expansions. It is
shown 1lhat stabilitiy of the thermal regime exists only if streamlines pass through both the glacier
surfaces, because in this case the advection removes the heat dissipation by internal deformation. In
the case of ice moving in opposite directions from the upper and lower surfaces the regime would be
unsteady because of internal heat accumulation.

Einleitung

Eine frithere Arbeit [1] enthédlt eine Klassifikation von Gletschern und zeigt die grund-
legenden Unterschiede zwischen Landgletschern und schwimmenden Gletschern auf. Ins-
besondere fehlt bei schwimmenden Gletschern praktisch jede Reibung auf der Unter-
seite, was dazu fihrt, daB beide Grenzflichen — sowohl die obere als auch die un-
tere — mit den Hauptebenen der Oberflichenspannung zusammenfallen. Die Uber-
tragung der Zugspannung vom Rande auf den Gesamtkorper des Gletschers, seine
flache Form und die verhdltnismé&Big hohe Geschwindigkeit des Eises hdngen zusammen
mit dem Fehlen der horizontalen Tangentialspannung. Die wesentliche Besonderheit
der schwimmenden Gletscher besteht in ihrem nicht-isothermen Temperaturfeld: dem
Vorhandensein eines groBen vertikalen Temperaturgradienten.

Schwimmende Gletscher werden unterteilt in &duBere Schelfgletscher — sie grenzen
mit der einen Seite fest ans Ufer und dehnen sich frei auf der Wasseroberflache aus —
und innere Schelfgletscher — sie sind von verschiedenen Seiten durch Ufer umgeben,
mit denen sie dynamisch in Wechselwirkung stehen.

Irn der vorliegenden Arbeit wird ein dreidimensionales, thermodynamisches Modell
fir den &uBeren Schelfgletscher aufgestellt.

Die Neigung der oberen und unteren Grenzflichen von duBeren Schelfgletschern ist in
der Regel sehr gering. Deshalb kann man den Gletscher — mit Ausnahme der Rand-
zone - mit ausreichender Genauigkeit als flichenparallele Platte ansehen und physi-
kalische Unterschiede zwischen den horizontalen Richtungen vernachldssigen, auBer
in Féllen, wo Deformationen zur Bewegung des Eises relativ zur Randzone fithren. So
wird die Aufgabe eindimensional.

Wir legen die horizontale Achse OF eines affinen Systems dimensionsloser Koordinaten
den Meeresspiegel entlang vom inneren zum &uBeren Rand des Gletschers in Richtung
der Gletscherbewegung und eine Achse OU vertikal nach oben (Abb. 1). Die charakteri-
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— e Y Fig. 1: Coordinate systems in the ice shelf.

stische lineare Horizontalabmessung L ist wesentlich gréBer als die mittlere Dicke H, so
daB

8=l «1 &)

ix

Der Gletscher ist oben und unten durch die folgenden Flachen begrenzt: T = Z: (1) und
{ = Z2 (1) (v-dimensionslose Zeit). Die Dichte des Eises wird mit o, die des Wassers mit
op bezeichnet.

Auf Grund der verhdlinismdBig geringen Dicke des Gletschers (1) ist die schwimmende
Eisschicht lokal im Vertikalgleichgewicht:

zy v)=-£28  7,01) @

I Die Grundgleichungen — Die Aufgubenstellung

Vernachldssigt man den kleinen EinfluB der Tragheitsglieder, sieht das System fiir
Gleichgewicht folgendermaBen aus:

3p . 3ojk
- 4 - L= 1.1
ax; " x, P90 (-
wobeil p = Drudk, ¢ = Komponenten des Spannungsdeviators, g = Schwerbeschleuni-

gung. Als Randbedingungen der Aufgabe nehmen wir:

vy . ., 90 - -

L=2Zy; -p+ v Ore =0, Tgr = Oqp=0, T=Ty (v); (1.2)
27, -ne 90 .. Ps "

C=Zy; p+ ngUCt‘ P Zo, GEC:CnC:O, ':TZ(T)’ (1.3)

wobei T die auf den Druckschmelzpunkt bezogene Temperatur ist. Die Beziehungen
(1.2} stellen die Bedingungen auf der freien, an die Luft grenzenden Oberfliche dar;
die Beziehungen (1.3) sind die Bedingungen unter Wasser, sofern die Reibungskrafte
der Wasserradhdsion vernachldssigt werden.

Die zweiten Bedingungen in (1.2) und (1.3) haben zur Folge, daf mit Genauigkeit bis
auf Glieder héherer Ordnung keine horizontale Scherspannung in einem schwimmenden
Gletscher auftritt; die horizontalen Spannungen sind dann &dquivalent:

UEC :Unt =0, OEE:O’Tm, (1.4

Infolgedessen ergeben sich unter Berlcksichtigung der Horizontalitdt der Eisoberflache
aus dem Gleichungssystem (1.1) zwei Gleichungen:

3 Jo 3 Jgo - 1.5

- - + —2 g = - + —=0 =1 (1.5)
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Hierzu kommt noch die Inkompressibilititsgleichung, die sich unter Berlicksichtigung
von (1.4) in der Form

28¢epy + CCC:O' (1.9)
schreibt, auBerdem die Gleichung der Wéarmeiibertragung [1] unter Vernachldssigung

der horizontalen Temperaturveranderung,

aT . YL aT _ 32T |, Neiw o

FEI _ac—5c'_2‘ac eik ik
und die rheologischen Beziehungen (unter Verwendung eines Potenzgesetzes), die in
dimensionaler Form

(1.7

€ ik KeN-Texp [—X(JT—-U] ¥k (1.8)
zu schreiben sind. Dazu setzen wir noch die Ausdriicke fiir die Tensorkomponenten der
Deformierungsrate

aVE aVC
Cee= 37 Eee ™ B Eik=0 itk (9
Da das Eis nicht zusammendriickbar ist, folgt aus der Gleichung (1. 4)
5 = -2 . 1.10
Tr T Oy (1. 19
Die kinetischen Bedingungen der Grenzverlagerungen haben die Form
9Z4 (1. 11)
C:Z«]‘ —éT—:VC-I- a1,
VA
E:zz -5—2-:\/{—@2, (1.12)
! T

wobei «1 und o2 die Zuwachsraten an der oberen und unteren Grenze sind. Die Gesamt-
heit der Gleichungen und Grenzbedingungen (1.5) — (1.12) stellt das vollstdndige
Problem der Thermodynamik des schwimmenden Schelfgletschers dar.

2. Die Lésung der dynamischen Probleme

Die Integration der Gleichungen (1.5) unter Erfassung der ersten Grenzbedingungen
(1.2) und (1. 3) fithrt zu den Beziehungen

o5 .0 = -p+ Jo = - (7~
Progh ey =T(E), ~Pr o Ty=m (270

Damit erhélt man unter Verwendung von (1.10)

__ 2 gt
o= 5 o [(Z-0)et(0)], o

wobei f eine unbekannte Funktion des Arguments ¢ ist.

21

:—-;—0

£g Cyg .

Der Ausdruck fir die Schubspannung ist unter Berlcksichtigung von (1. 10}:

7= V3 oy

Betrachten wir jetzt die Bedingungen an der Kante, wo der Gletscher an das Wasser
grenzt [1]

— K3 ) ng Pa

g="=. 0, =0, p- —2 T ={O' T=4 " 0%t=7z, (2.3)
g |- TE' T2, 225 S O,
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wobet Ty und T» die Temperaturen der Luft und des Wassers sind. Aus der zweiten
Gleichung (1.4) erhdlt man unter Berilicksichtigung von (1. 10)

- = £ (2. 4)
= % 0 |7 -(1- By 7,8 e o
s

=

Folglich entsteht am Gletscherrand ein horizontale Dehnungsspannung, die ihr Maximum

pgH

30,

p
(1—3‘8-)2 Z:Z1-Z2

an der Wasserlinie (L = 0) erreicht und linear gegen O sowohl am oberen als auch
am unteren Rand der Kante geht. Deshalb entsteht am Rand das Moment

L

1

¢ [ o ea,
(o}

das ausgeglichen wird durch die zusammengesetzte Spannung der Gletscherrandzone.
In einiger Entfernung vom Rand ist die Spannung jedoch in einer Eisschicht so bestimmt,
daB eine gleichmé&Bige Horizontalausbreitungsgeschwindigkeit der Eisplatte im Vertikal-
schnitt [2] gewdhrleistet ist:

avy

-2, ES =€

- vy
£E " ag

& =- =
1 ;
T By

55 €3, € =€ (2. 5)
Diese Geschwindigkeit ist in der ganzen Platte konstant und verdndert sich nur wéah-
rend einer Verdnderung der Z = Zj— Z». Die durchschnittliche Grofe der Ausdehnungs-
spannung im Vertikalschnitt ergibt sich aus der Formel

L
3

5 pyl (1--Ly7 (2.6)

g = e — R R (2.
2 2 Ly boy o Pa

Aus den Bedingungen (1.11) und (1. 12) folgt, daB unter der Bedingung (2} eines verti-

kalen Gleichgewichtes die vertikale Geschwindigkeit die folgende Abhéngigkeit von
der Vertikalkoordinate und den Zuwachsraten hat:

i

'

Pg - P p
= Ay ==& 2.7
Ve=E3 0 o %275 %1 (
Aus der rheologischen Beziehung (1.8) erhalten wir
N
- 1 - _0g HK .nl2 n _-xB
S1%775 FatEe T T, 3 %t

wobei =1-—T,0 < 0 <1, Dae: und &3 nicht von der { Koordinate abhéngen, ist

o, =CeX®

EE

Die Konstante C 1&Bt sich leicht bestimmen, wenn man den Ausdruck fir die durch-
schnittliche Vertikalspannung kennt (2.6). So gilt:

Z

H T x x
[e]
2

1 (egH) " KH pyn.2n A Xq n
__ - 2PgT) KH ,_ 2 n -
€1=-33&3 33072 o, (1-55) 2 <J‘e 4o
Q
2, (2.9)
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. Die Temperaturverhilinisse des Gletschers

9
v

Substitution in der Wéarmeibertragungsgleichung (1.7) der Beziehungen {2.7), (2.8} und
(2.9) fihrt fiir den stationdren Fall zur Integro-Differentialgleichung

X
e Ny PB-P . _ P _yde_s de -(n+1)Re
a — L9 = - e, .1
(-, 178+ e 92755 1)dt chc2 fol 3. 1)
wobei Z] X
Xg K
- n v -
I_fe g, ‘Sc‘pcvoH,
23
o L(n-1)2 KH ,pgH p _P\n2n
f,=23 Svg g ) -5z
3.2
_(n@.i),% _(ﬂ<>'])/2 JHK n+1i _ _E n+1 2(("}‘?1)
fp=2 . pacvor; (P -5 Z
Die Gleichung (3. 1) beschreibt ein quasistationdres Temperaturfeld T (¢, 1) == 1 — 0 ({, 1)

im Gletscher (insofern die dimensionslose Zeit v parameirisch in die Gleichung eingeht).

Die Temperaturgrenzbedingungen folgen aus (1.2) und (1. 3)

t=24 (1), ©=1-Ty(x) =6, (1), (3.3)

e

]}

= ZZ(T), 6=1-T, (%) (v (3. 4)

o

Die Losungsmethode der Randwertaufgabe (3.1), (3.3), (3.4) beruht darauf, daB die
GroBe 6. fiir Schelfgletscher sehr gering ist:

6C <<1| f]:O(1)

Infolgedessen gehort diese Aufgabe zur Klasse der singuldren Grenzaufgaben, deren
Losungsmethoden gut genug erforscht sind [3]. Wir werden eine Loésung der Gleichung
(3. 1) getrennt fiir die Haupteisgebiete suchen, wobei von einer Entwidklung der
Losung in eine Reihe nach dem kleinen Parameter 6. ausgegangen wird

e:eo+acg1+5czgz+... (3.5)

mit der Grenzbedingung (3.3) und fiir die Grenzschicht mit der Grenzbedingung (3. 4).
Wo die Grenzschicht an das duBersie Gebiet anschlieBt, miissen die Losungen in Uber-
einstimmung gebracht werden. Wir fithre nun den Ldsungsprozel vor,

Vor allem muB bemerk: werden, daB die Temperaturverteilung mit der Tiefe wesentlich
von den Stromlinien abhdngt; mit anderen Worten: die Losung der Aufgaben (3.1},
(3.3), (3. 4) hingt von den Beziehungen zwischen den GréBen ab, die in den Ausdruck
(2.7) fir die Gescawindigkeit eingehen. Es sind 2 Varianten der vertikalen Geschwin-
digkeitsverdanderung mit der Tiefe mdglich:

VC<O’ 225{521 (3.6)

V20, Z,S ¢ t*;vc<0, SN 4 37

1

A) Fall (3.6) bedeutet, daB die untere Gletscherfliche im Schmelzen begriffen ist
{az < O, e3 Z2» << gai/on). Der Einsatz von (3.5) in Gleichung (3. 1) nach Zusammenstellung



dhnlicher Glieder mit den gleichen Potenzen von 6. ergibt eine Folge von Differenzial-

gleichungen
X
UQ_S_O__ = f 1_<n*])eﬁ90
d(". 2 '
) 2q.
doj _ d%8i1 4, 4 3 8)
d ,C. dc2 : L B
wobei ~ -n _,E__ _ Pg-P
U-—f-‘I t*ps(].] -—5;——-(12;

aus der Bedingung (3.6) folgt, daB U > 0. Die Grenzbedingungen fiir das System (3. 8)
sind

C=Z1; 90:91(1), ©;=0, i=123 (3.9)

1

Flr die Nullanndherung nimmt die Lésung daher die Form
- Pa-P -1
x £1 Mgramay - a,
n -ﬁ61 . [ 1 1 pB
6,=% (n|e = 1in R

P
Pa
o n P I
11 Z’f’p_,;q'l b a,

(3. 10)

an. Da ¢ < Zi ist. ist es klar, daB bei Abnahme von %, die GréB8e 0. wachst, d. h. die
Temperatur steigt von der oberen zur unteren Grenzflache.

Die Gesamtheit der Losungen der Differenzialgleichungen (3.8), die zusammen die Ent-
widklung (3.5) ergeben, gentigt nicht der Grenzbedingung (3. 4). Daher muB in der Nahe
der Grenze { = Zz unbedingt eine Grenzschicht mit grofem Temperaturgradienten ent-
stehen, an deren Unterseite die Temperatur der Bedingung (3.4) geniigt.

Um ,steuernde Glieder”, d. h. Ausdriicke mit Ableitungen zu erhalten, flihren wir die
Grenzschicht auf folgende Weise ein:

. = C-2Zo {3.11)
»* = .
5C
Betrachten wir die innere Reihenentwicklung:

2] =dg (X*)+6Cg1(x*)+5§ 9 (X)) (3.12)

Durch (3. 11) sind folgende Beziehungen gerechtfertigt:

d__1 _d 42 1 _d?
L= XSt 75 e = e e S o e
€ 20 du s dx,t dER 82 dye-

Einsetzen der Gleichung (3.12) in (3.1) mit Bertcksichtigung der Differenzierbarkeit
fihrt nach der Einfithrung &hnlicher Glieder zu einer Folge von Differenzialgleichungen
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2
dg d®go
- —50 _
YT @
x
- U d91 - fy 17 "x, 99 =—d291 -t e 9o
dx, dx, dx2 '
(3. 13)
2
dg; d“g; -n dgi_1 .
U, ==L + L= f,1 x S3j-1 ;= 3-...
*dx,  dx2 1 * dx,, =g
wobei = -n _p P -P
U, = f1 I Z2+ pecl1 - ——pa as >0

Die Grenzbedingungen far diese Folge von Gleichungen ist unmittelbar aus den Be-
dingungen (3. 4) unter Berlcksichtigung von (3.11) herzuleiten:

X, = O; do :92 (t) = I—Tz(r)' g; :O, i= ‘]' 2, (3. 14)
Flr die Nullanndherung ergibt sich die Lésung als
gO = C1 e—uuxn + C2
Die Konstanten C¢ und C: ergeben sich aus der Grenzbedingung bei X: = 0, ebenso

wie die Bedingung des ,Anpassens” der Entwicklungen (3.5 und 3.12); dieses An-
passen ldBt sich in seiner einfacheren Form gliedweise tber die innere Grenze aus-
fihren. Die Ubergangsstellen fiir die Nullglieder der Entwicklungen haben die Form:

g, () =0, (Z,). (3. 15)

Die Bedingungen (3.14) und (3. 15) ergeben die endglltige Losungsform der Aufgaben
(3.1) — (3.4) in erster Anndherung als
a) im Gebiet der Grenzschicht der GréBenordnung g¢

9o = [92 (1)~ 04 (Zz,r)] e U Xy o eo(zz,r); (3. 16)

b) im Hauptteil des Gletschers ergibt sich die Losung aus der Beziehung (3.10). Die
Losung (3. 10), (3. 16) ist genau bis auf Glied der GroBenordnung 6. und mehr. Man kann
diese Berechnung genauer aus den entsprechenden Gleichungssystemen (3.8), (3.15)
machen. Die den Gleichungen (3.10}, (3. 16) entsprechende Temperaturkurve ist in Abb.
2 gezeigt.

i

T

— ]
Te
Abb. 2: Die Temperaturverteilung im Eisschelf mit der Tiefe
g unter der Annahme von Schmelzen an der Unterseite.
52 o z Fig, 2: Temperature distribution in an ice shelf assuming
1 bottom melting.
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B) Fall (3. 7) bedeutet, daB auf der Gletscherunterseite Eis anfriert
> <
(@, >0, pa, /P <E5 Z,)
Innerhalb der Eisschicht existiert eine Linie, bei deren Uberschreitung die Vertikalge-

schwindigkeit ihr Vorzeichen &ndert. Daraus ergeben sich 2 Reihenentwicklungsgebiete
(3.5); im oberen T: < { < Zi hat die Lésung 0. die Form (3. 10), im unteren entsprechend

g~ P -1

p e
_n —_ -
6o=0 1n|e A%, x T2, 1L 7pg %17 0g % (3.17)
o~ Xx r‘f1I fI"”Z+—-p—a-p_pq R
(R A A T
Z, S U=

P o

Von der Unterseite bis T. steigt also die Temperatur, von s nach Zy sinkt sie. Das An-
passen der Zweige (3.10) und (3.17) wird erreicht mit Hilfe der Grenzschicht

t-C,
5.2
Da innerhalb der Grenzschicht die Funktion U die Entwicklung

X = (3.18)

2
U=(C"'t“)U1"’((‘C“) U2*"'t U1>O'
hat, filhrt eine Entwicklung der Art (3.12) in (3.1) unter Beriicksichtigung von (3.18)

d .1 d 42 __1 g2
de 8.2 dX’ de2 s dx 2’

und der Differenzialbeziehungen sowie von

(2.7) zum Gleichungssystem

2
_d._h_Q.._ig dh =0

dx 2 3 dx :
x (3.19)
2h, [ g1 -(ne)enbo,
d~hl—§E dT ; fol | e i=1
dx 2 3dx 0, i>1
Flr die Nullanndherung hat die Losung die Form
n
ho (6¢,%) = B1erf(l_§'f”2i)4-82. (3.20)

Die Konstanten B: und B: werden durch die Anpassungsbedingungen der Zweige (3. 10)
und (3.17) an der inneren Grenze entlang bestimmt [3]. Die Tiefenkurve der Tempe-
ratur ist in Abb. 3 dargestellt. Nachdem die Temperaturfunktion bestimmt ist, kann die

T

T,L—"

I

|

}

P\\
BN
i

|

g

|
|
I
T,
i
i
i
| 4 Abb. 3: Die Temperaturverteilung im Eisschelf bei Annahme
von Anfrieren an der Unterseite.
Z2 € 4 Z Fig. 3: Temperature distribution in an ice shelf assuming
® i bottom freezing.
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Grofe 1 oaus der transzendentalen Gleichung ableiten, die man durch Einsatz der Be-
ziehungen (3. 10) oder (3. 17) in die erste der Gleichungen (3.2) erhall

&y
szeﬁedt. 3. 21)
Zy

4. Die Bedingungen der thermodynamischen Stabilitit des Gletschers

Aus Vergleichen der vorgelegten Resultate (Abb. 2 und 3) mit den vorhandenen Daten
felgt, daB die Temperaturverteilung der Mehrzahl der duBleren Schelfseisgletscher mit
dem Fall A des vorangehenden Abschnitis iibereinstimmt. Das bedeutet, daf die
vertikale FlieBgeschwindigkeit des Eises entsprechend der Beziehung (3.6) Eisteilchen
von der Oberflache durch die ganze Dicke zur Unterseite iiberfithrt, Die dabei befreite
Warme der inneren Reibung ibertrdgt sich mit dieser Advektionsgeschwindigkeit von
den oberen zu den unteren Schichten. Da der Koeffizient der dissipativen Wéarmeab-
sonderung durch innere Reibung &duBerst klein ist (bei K == 0.15 cm ™ Jahr ™ kg n,
ve = 10% ecm / Jahr, oo = (0.5—1) kg/em?, o/on = 092, J = 42,7 kg cm/kal, H = 3/
10Y cm [4], erhdlt man f: ~ 107", ist der Temperaturgradient in dem Haupteiskdrper
ebenfalls unbedeutend. Er wdchst wesentlich in der Bodenschicht?®). Ein solches Glet-
scherverhalten kann als stabil angesprochen werden, da es keine Gletscherschwankun-
gen mit erhéhter Temperatur hervorruft.

Konkreter 1aBt sich der Transportweg der inneren Reibungswédrme an den Siromlinien
bestimmen; dafiir haben wir entsprechend (2.5), (2. 7) folgendes Verhdlinis:

e, - Py Ly
dt _ 3 ‘ Py 2 TP Y (4.1)
dt 55 €3 &7 Vg (0)
Daraus erhdlt man die Gleichung der Stromlinien:
¢ = A 1 (Pa-p P
T, 1 s TE e @ '—-Gj, (4.2)

wobei A ein Konstante ist und es aus (2.9) bestimmt wird. Ein Bild der Stromlinien —

unter Berticksichtigung von (3. 6) — zeigt Abb. 4.
Zi ‘ \ 24 S \ \
- T
= ===
\ C ~———~-—»~—h——-’—w&——____=_—__;r__-i_;
X R
o Do, S - 7
z 2 < Lo H
Abb. 4: Stromlinien im Eisschelf nach Fall A {3.6). Abb. 5: Stromlinien im Eisschelf nach Fall B (3.7).
Fig. 4: Streamlines in an ice shelf accerding to Fig. 5: Streamlines in an ice shelf according to
case A [3.6). case B (3.7).

1) Wie in (3.13) vernachlassigen wir bei der Nullanndherung den Effekt der Wéarmeleitung in der Grenz-
schicht selbst.

‘) In strengerem Sinne folgt, daB sich von den Gletschergrenzen relativ diinne Eisschichten absondern, wo
grundlegende jahreszeitliche Temperaturschwankungen vorkommen wund Phaseniibergdnge stattfinden.
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In den Gletscherteilen, in denen es einen horizontalen Temperaturgradienten gibt, Xon-
nen laterale Temperatwfluktationen durch advektive Wéarmetbertragung auftreten.

Der Fall B des vorigen Kapitels, welcher der Beziehung (3.7) entspricht, bedeutet einen
instabilen Zustand des Scheligletschers. In der Tat ibertrdgt sich die abgesonderte

= C¢, auf der die vertikale Geschwindigkeit 0 ist (die
L+ des Vorzeichen-

Wiéarme zu der inneren Flache €

entsprechenden Stromlinien zeigt Abb. 5). So ist die Flache T = L.
wechsels von ve eine Fldche, auf der sich die in der gesamten Eisdidke abgesonderte

Wirme ansamimelt. Cbwohl der Koeffizient der inneren Reibungswérmeerzeugung, wie
schon oben bemerkt, Gberaus gering ist, so kann sich jedoch der summierte Effekt der
‘Waérme,auswahl” im Laufe eines gr&feren Zeitraumes und in der ganzen Eisdicke als
bedeutsam fiir die relativ enge Zone in der Umgebung von { = {. erweisen. Infolge-
dessen liegt bei den in diesem Abschniit euigezeigten Parameterbedeutungen die War-
meerzeugung eines cm? Eises im Mittel in der Grofenordnung 107 bis 107 cal/Jahr.
In der engen Wéirmeansammlungszone mit einer Dicke von nur einigen Dezimelern
aus einer Eisschicht von beispielsweise 100 m Dicke werden 0,1 bis 1 cal/Jahr je cm?® ab-
gesondert, Bei einer spezifischen Wéarme des Eises von 0,4 cal/cm? reicht diese Warme
dazu aus, in einigen Jahren die Temperatur in der Warmeansammlungszone bis zum
Schmelzpunkt zu erhdhen und damit den Phasenibergang Wasser — Eis einzuleiten.

Die Rolle der Warmeabfithrung durch Leitung aus der Ansammlungszone ist vergleichs-

cal
weise gering: Bei einem Warmeleitfdhigkeitskoeffizienten k ~ 510 e
cm + Jahr - sec,
einer spezifischen Wirme von § ~ 0.45 cal/g und einer Dichte von ¢ = 0,9—0,92 g/cm?

betrdgt der effektive Radius der Wéarmeleitung fir ein Jahr

feond = ]/BBE’( ~ 1 bis 2m (4.3)

Aber die Wiarmeadvektion ist gegen die Warmeleitung gerichtet und versiegelt die
Wadrme innerhalb der Grenzen der Ansammlungszone; der Effekt der Warmeleitung
verschwindet fast voilig, weil der Radius des advektiven Warmetransports

Tconv = vt (4. 4)
ist und bei v ~ (1 bis 2) m/Jahr, rcound ~ rtconv ungefdhr gleich groB sind.

Die Dicke der Ansammlungszone bestimmt sich aus der Aquivalanz der Warmetransporte
durch Leitung und Advektion und ist, wie schon erwdhnt, einige Dezimeter breit.

Die Temperaturbedingungen von Schelfgletschern wurden auch von ZOTIKOV [5] be-
handelt. Jedoch wurde dort nur die Temperaturverteilung nach der Tiefe analysiert,
chne Betrachtung der Eisdynamik — die vertikale Geschwindigkeit in der Warmeiber-
tragungsgleichung wurde parametrisch vorgeschrieben — und ohne Berechnung der
Warmeentwicklung.

In derselben Arbeit [5] wurde ein ziemlich unerwarteter Schlufi tber die Mdoglichkeit
einer der Oberflache entgegengesetzten Eisbewegung gezogen, das sog. S-férmige Tem-
peraturfeld. Das widerspricht, wie oben gezeigt, der physikalischen Realitdt der Wérme-
ansammlung. Der Grund fir die fehlerhafte Folgerung in [5] liegt vor allem in der
Vernachléssigung der inneren Wéarmeerzeugung, die bei der Analyse eines quasistationé-
ren Feldes nicht gestattet ist. Infolgedessen fehlt auf dem Diagramm mit der S-férmigen
Temperaturkurve das unerldBliche Maximum in der Umgebung des Punkties, welcher
der neutralen Fldche entspricht. Tatsdchlich erh&dlt man als Temperaturgradienten bei
Vorhandensein von inneren Wéarmequellen ¢, die gleichméBig Gber die Gletscherdicke
verteilt sind, nach Formel (80} der Arbeit [5], unter Berticksichtigung des Ausdrucks far
die Masseniibertragung im Fall B
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W(z)=-wy [ (ne1)Z=n], 2= 2

(w3 und wy sind die absoluten Gréfien der Geschwindigkeit auf der Gletscherober- und
-unterseite, n = wyg / wp), den Ausdruck

' exp[%tzmﬂ)(z - nr11>2} T

¢ (3)= zm :
=T1_T2 pb(n+1) [E(rh) +E q/—_;

NI

b 1 i 49
erf(\/—?-ﬁﬁ——)a’erf( %ﬁ)
G b
'\/?c, [\/83 | n+t (z~—)]
pbmH)
y Yy
w, H - H2 2 o2
pb:.__&_/\_?f_‘ § =5, I(\)/):f@z dz, E(y):Je 2" (z)dz
wobei o 0o

Mit den vorher angegebenen Werten der hier eingzhenden Parameter erhalten wir
pb = 5425 q = 2,5+ 20, so daB g/pb = (0,5 + 1,2)° ist. Da bai z <1 die Funktion
I (z) auBerordentlich schnell ansteigt, erhalten wir hier fir Gletscher von hinreichender
Dicke (mehrere Hektometer] bedeutende Werte von pb; aber dann wird das Vorzeichen
der Abteilung 47/dZ durch den letzten Summanden in (4.5) bestimmt. Bei n = 1 (die
vertikale Geschwindigkeit geht auf 9 etwa im mittleren Teil der Eisschicht) ergibt sich
auf den Gletschergrenzflachen:

a) OI(V )>1dh >O

b) -11(\/ )»1th1<0

dz :
Folglich dhnelt die Tiefenverteilungskurve der Temperatur der in Abb. 3 dargestellten.
Auf ihr fdllt das Maximum etwa in die Umgebung der Ebene z = n/ (n + 1), des

Vorzeichenwechsels der vertikalen Eisgeschwindigkeit.

Bei einer langen Lebenszeit (Dauer der Eiswanderung durch den Gletscher) muB Schmel-
zen des Hises in der Warmeansammlungszone auftreten. Da das Wasser nicht abflieBen
kann, miBte in dieser Zone eine Wasserschicht enistehen; das ist aber unvereinbar mit
der Stabilitdt eines Gletschers, der z. B. Biegungsspannungen durch lange Wellen aus-
gesetzt ist, Daraus folgt, daB der Gletscheroberflache entgegengesetzte Eisbewegungen
in nahezu flachen Platten mit parallelen Seiten unméglich sind. Das Anfrieren des Eises
am unteren Rand des Schelfgletschers ist immer mit einer bedeutsamen Anderung der
Lisdicke und der Grenzbedingungen in Léangsrichtung verbunden, die dann den Zu-
stand des Gletschers wesentlich verdndern.
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Folgerungen
Das ohen Gesagte 188t sich wie folgt zusammenfassen:

1. Kein Modell eines Schelfgletschers ist mit Isothermie vereinbar. Der Temperatur-
gradient spielt eine wesentliche Rolle in der Dynamik.

2. Das Schelfgletschermodell muBl unbedingt den Massenhaushalt auf den Gletscher-
grenzflachen in Betracht ziehen.

3. Das Verhéltnis zwischen den grundlegenden Kennzahlen des Gletschers — Zuwachs-
rate auf der oberen und unteren Grenzfliche sowie Eisdicke — mufl eine verhdlt-
nismaBig gleichmédBige Richtung der Advektionsgeschwindigkeiten von oben nach
unten bedingen. Dann wird das thermodynamische Regime des Gletschers stabil sein.
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