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3.15	Meeresspiegelanstieg durch instabile 
	 Eisschilde in Grönland und der Antarktis

	 Ingo Sasgen, Olaf Eisen, Ralph Timmerman, Jonathan Simon, 
	 Maria Hörhold & Wolfgang Buermann

Die zukünftige Form unserer Küsten wird langfristig vom Anstieg des Meeresspiegels aufgrund der globalen Er-
wärmung geprägt sein. Bereits jetzt sind Eismassenverluste in Grönland und der Antarktis für etwa ein Drittel 
des weltweiten durchschnittlichen Meeresspiegelanstiegs von 4,0 cm pro Jahrzehnt verantwortlich (Horwath et 
al. 2022).  Und der Anteil der Eisschilde daran  nimmt weiter zu (Cazenave et al. 2018). Dieses Kapitel geht auf 
folgende Fragen ein: Was sind die bekannten Instabilitäten der Eisschilde in der Antarktis und Grönland? Welche 
Schwellenwerte der mittleren globalen Erwärmung existieren, die bei Überschreitung den Rückgang der Eisschilde 
unumkehrbar machen? Welche Wahrscheinlichkeit besteht, dass Schwellenwerte mit der bisherigen Erderwärmung 
bereits überschritten sind?
Sea level rise due to instable ice sheets in Greenland and Antarctica: The future shape of our coasts will be cha-
racterised in the long term by rising sea levels due to global warming. Ice mass loss in Greenland and Antarctica 
is already responsible for around a third of the global average sea level rise of 4.0 cm per decade (Horwath et 
al. 2022).  And the contribution of the ice sheets is continuing to increase (Cazenave et al. 2018). This chapter 
addresses the following questions: What are the known instabilities of ice sheets in Antarctica and Greenland? 
What thresholds of global mean warming exist that, if exceeded, make the decline of the ice sheets irreversible? 
What is the probability that threshold values have already been exceeded with the global warming to date?
Aumento del nivel del mar debido a la inestabilidad de las capas de hielo de Groenlandia y la Antártida: Au-
mento del nivel del mar debido a la inestabilidad de las capas de hielo de Groenlandia y la Antártida: La forma futura 
de nuestras costas se caracterizará a largo plazo por el aumento del nivel del mar debido al calentamiento global. 
La pérdida de masa de hielo en Groenlandia y la Antártida ya es responsable de alrededor de un tercio de la subida 
media mundial del nivel del mar de 4,0 cm por década (Horwath et al. 2022).  Y la contribución de las capas de hielo 
sigue aumentando (Cazenave et al. 2018). Este capítulo aborda las siguientes cuestiones: ¿Cuáles son las inestabili-
dades conocidas de las capas de hielo de la Antártida y Groenlandia? ¿Qué umbrales de calentamiento medio global 
existen que, si se superan, hacen irreversible el declive de las capas de hielo? ¿Cuál es la probabilidad de que ya se 
hayan superado los umbrales con el calentamiento global registrado hasta la fecha?

Für viele Menschen ist der Anstieg des Meeresspie-
gels eine der besorgniserregendsten Folgen des von 

uns allen verursachten Klimawandels. Denn mehr als 
10% der Weltbevölkerung, also über 800 Mio. Men-
schen,  leben derzeit in der Küstenzone, einem Bereich 
bis zu 10 m über der Meereshöhe (Kulp & Strauss 
2019). Küstenzonen zählen zu den Gebieten mit der 
weltweit größten Bevölkerungsdichte und sind von in-
tensiver landwirtschaftlicher und industrieller Nutzung 
geprägt. Deshalb sind sie besonders durch den Meeres-
spiegelanstieg bedroht. Da der Meeresspiegel aber nur 
langsam zunimmt, finden zunehmende Überflutungsri-
siken oft weniger Beachtung als aktuelle Extremereig-
nisse wie Hitzewellen, Dürren oder Starkregenfälle.

Satellitendaten aus den vergangenen zehn Jahre 
zeigen, dass der mittlere globale Meeresspiegel um 
mehr als 4 cm angestiegen ist (Horwath et al. 2022). 
Das Schmelzen der Gebirgsgletscher und Eisschilde 
hat mittlerweile einen größeren Anteil am Meeresspie-
gelanstieg als die Ausdehnung des Meerwassers auf-
grund der globalen Erwärmung (Cazenave et al. 2018). 
Und der Beitrag der Eisschilde wird in Zukunft wei-
ter zunehmen und dominierend sein (Jevrejeva et al. 
2016). Dabei sind die Veränderungen der Eismassen in 
den Polargebieten stark von der Erwärmung der Atmo-
sphäre und des Ozeans abhängig. Grundsätzlich ist die 
Anpassung der Eisschilde an neue Klimabedingungen 

sehr langsam, so dass deren Eisverluste die Gestalt un-
serer Küstenlinien für viele Hunderte bis Tausende von 
Jahren prägen werden. Die Entscheidung über die Ent-
wicklungspfade der polaren Eismassen fällt allerdings 
durch die Klimaschutzpolitik der nächsten Jahre.

Dabei sind Schwellenwerte der Erwärmung be-
kannt, nach deren Überschreitung die Eisschilde lang-
fristig in eine andere Geometrie der Eisbedeckung 
wechseln, zum Beispiel mit deutlich reduziertem oder 
fast keinem Eis. Dieses Systemverhalten ist durch Be-
obachtungen aus der Klimageschichte, Analysen aus 
der Systemtheorie und Modellierungen belegt (Lever-
mann et al. 2012). Je nach Klimaantrieb und Rück-
kopplungen ist der Eisrückgang auf einer Zeitskala von 
Hunderten bis Tausenden von Jahren oft unumkehrbar 
und kaum beeinflussbar. Solche Schwellenwerte für 
die Eisschilde werden oft unter dem Begriff ‚Kipp-
punkte‘ (engl. tipping points) zusammen mit denen 
anderer Subsysteme der Erde wie dem Meereis, dem 
Permafrost oder der Ozeanzirkulation zusammenge-
fasst. Ursprünglich wurde der Begriff ‚Kipppunkt‘ als 
rhetorische Metapher verwendet, um abrupte und für 
Menschen gefährliche Klimaveränderungen zu veran-
schaulichen (Van Der Hel et al. 2018). Heute umfasst 
der Begriff ein vielseitiges Konzept in der Klimawis-
senschaft und ist Gegenstand aktueller Forschung 
(Lenton et al. 2008).
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Eigenschaften von 
Kipppunkten der Eisschilde
Kippelemente sind regionale Bestandteile des Klimasystems, de-
ren Entwicklungspfade und Zustände bestimmte Schwellenwerte 
hinsichtlich des Klimaantriebs aufweisen (Levermann et al. 2012). 
Zum Beispiel kann ein moderater Temperaturanstieg in der Atmo-
sphäre oder im umgebenden Ozean erhebliche Veränderungen der 
Eisschilde nach sich ziehen, die sich selbst verstärken und schnell 
in einen neuen Zustand der Eisbedeckung führen. ‚Schnell‘ bezieht 
sich hier auf die typischen Zeitskalen, in denen sich die Kompo-
nenten des Erdsystems entwickeln, und nicht auf den menschlichen 
Erfahrungshorizont. Der Wechsel in den neuen Systemzustand kann 
unumkehrbar sein, was aber keine notwendige Voraussetzung für die 
Existenz des Kipppunkts ist. Die Eiszeitzyklen der jüngeren Erd-
geschichte zeigen, dass auch großräumige Veränderungen der Eis-
schilde reversibel sind. Jedoch kann die Rückentwicklung entlang 
eines anderen Pfades der Systemzustände erfolgen als der Zerfall 
(Hysterese). Das bedeutet, dass für spezifische Klimabedingungen 
zahlreiche Systemzustände vorhanden sein können. Der erreichte 
Zustand ist damit abhängig von der vergangenen Entwicklung.

Dieses Hysterese-Verhalten der Eisschilde ist gut dokumentiert, 
ebenso wie Gabelungspunkte der Entwicklungspfade (Bifurkati-
onen) (Abb. 3.15-1). Um ein Kipppunktverhalten zu erreichen, müs-
sen die einzelnen Komponenten des Systems starke Rückkopplungen 
aufweisen, zum Beispiel für Eisschilde die dunklere, schmelzende 
Eisoberfläche im Gegensatz zur sehr hellen Pulverschneeoberfläche. 

Im vorliegenden Beitrag werden einige 
bekannte Kipppunkte der Eisschilde vor-
gestellt, welche aufgrund ihrer Komplexi-
tät und der erheblichen Auswirkungen auf 
die Entwicklung der Küstenzone weiterhin 
intensiv beforscht werden. Im Folgenden 
werden statt 'Kipppunkt' die spezifischeren 
Begriffe Schwellenwerte, Instabilitäten 
und Verzweigungspunkte für die System-
merkmale der Eisschilde verwendet. 
Instabilität des westantark-
tischen Eisschilds
Satellitenmessungen belegen, dass die be-
deutendsten Eisverluste in der Antarktis 
zurzeit in der Region der Amundsen-See 
im westlichen Teil des Kontinents auftreten 
(in einem Bereich bei 110°W, 70°S). Die 
Westantarktis hat in den Jahren 2002 bis 
2022 jährlich im Mittel 136 ± 8 Milliarden 
Tonnen Eis verloren, was einen globalen 
mittleren Meeresspiegelanstieg von 0,4 
mm pro Jahr entspricht, mit steigender Ten-
denz (Hanna et al. 2024). Diese Verluste 
nehmen aufgrund der Beschleunigung der 
Eisströme und dem Rückzug der Aufsetzli-
nie kontinuierlich zu (Diener et al. 2021). 
Die Aufsetzlinie ist jene Grenze entlang 
der Küstenlinie, an dem das auf dem geo-
logischen Untergrund aufsitzende Inlandeis 
in schwimmendes Schelfeis übergeht.

Die Dynamik des Eisschildes wird 
maßgeblich davon bestimmt, dass der 
Eisschild überwiegend unterhalb des Mee-
resspiegels gründet. Zusätzlich wird der 
Untergrund zum Landesinneren hin tiefer. 

Die Menge an Eis, die ein Eisstrom ins 
Meer transportiert, wird an einem imagi-
nären Querschnitt nahe der Aufsetzlinie 
gemessen. Wenn sich die Aufsetzlinie in 
Regionen mit tieferem geologischem Un-
tergrund zurückzieht, vergrößert sich die-
ser Querschnitt, so dass noch mehr Eis ins 
Meer transportiert wird und das Ungleich-
wicht zwischen Akkumulation und Eisau-
stoß vergrößert. 

Die Menge an Eis, die ein Eisstrom ins 
Meer transportiert, wird an einem imagi-
nären Querschnitt nahe der Aufsetzlinie 
gemessen. Wenn sich die Aufsetzlinie in 
Regionen mit tieferem geologischem Un-
tergrund zurückzieht, vergrößert sich die-
ser Querschnitt, so dass noch mehr Eis ins 

Abb. 3.15-1: Verzweigungspunkt der Entwicklung des antarktischen Eis-
schildes. Projektion der Temperatur- (oben) und der Eismassenentwick-
lung (unten) in der Antarktis für starken (blau) und moderaten (rosa) 
Klimaschutz. Die Erwärmung bezieht sich auf die Zeit vor der Indus-
trialisierung. Eisverluste in der Antarktis sind in Anstieg des globalen 
Meeresspiegels umgerechnet. Nach Park et al. (2023). CC-BY 4.0.
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Meer transportiert und das Ungleichwicht zwischen Akkumulation und Eis-
austoß vergrößert wird. Dies hat zur Folge, dass die Aufsetzlinie weiter ins 
Landesinnere zurückweicht, wodurch eine Rückkopplung entsteht, die sich 
selbst verstärkt. Es schwimmt mehr Eis auf und die Reibungskräfte werden 
geringer, wodurch sich die Fließgeschwindigkeit erhöht und das Eis wiederum 
dünner wird. Zusätzlich vergrößert sich die Kontaktfläche mit dem Ozean, was 
wiederum zu einem verstärkten Schmelzen der Schelfeises und dem Rückzug 
des Eisschildes führt.

Diese Instabilität des westantarktischen Eisschildes wird seit den 1970er 
Jahren diskutiert (Weertman 1974), sie ist auch durch Modellsimulationen ge-
stützt (Schoof 2007). Jedoch sind sowohl der momentane Zustand als auch die 
Schwellenwerte für einen Zerfall des westantarktischen Eisschildes und seine 
Geschwindigkeit noch nicht bekannt. Es gibt aber immer mehr Hinweise dafür, 
dass die Erwärmung des Ozeans in der Amundsen-See bereits einen Schwell-
wert überschritten und einen unaufhaltsamen Rückzug ausgelöst hat (Naugh-
ten et al. 2023).

Die entscheidende Rolle 
der Schelfeisgebiete in der Antarktis
Der Dynamik des antarktischen Eisschildes wird nicht nur von den topogra-
phischen Gegebenheiten beeinflusst. Entscheidend ist auch die Entwicklung 
der Schelfeisgebiete, die eine wichtige Rolle für die Stabilität des gesamten 
Eisschildes spielen. Ein großer Teil der Küstenlinie der Antarktis wird von 
Schelfeisflächen gesäumt, welche durch den Abfluss von Eis aus dem Inneren 
des Kontinents entstehen und zugleich den Transport dieser Eismassen ver-
langsamen. Die Größe dieses Rückhalteeffekts ist dabei stark abhängig von 
der Mächtigkeit und Integrität des Schelfeises, Faktoren die wiederum stark 
durch die Temperatur des Ozeanwassers unter dem Schelfeis beeinflusst wer-
den. Schmilzt das Schelfeis von unten, wird die Bremsung des Eisflusses von 
der Antarktis geringer und dadurch der Eisverlust insgesamt höher. So führt 
die Schwächung des Schelfeises durch den erwärmten Ozean doch zu einem 
größeren Anstieg des Meeresspiegels. 

Satellitendaten belegen, dass 
in den meisten Regionen der 
Antarktis die Mächtigkeit des 
Schelfeises abnimmt (Hogg et al. 
2017). Simulationen mit einem 
räumlich hochauflösenden Oze-
anmodell bei weiterer Erwärmung 
legen nahe, dass sich auch die 
Amundsen-See in Zukunft weiter 
erwärmt und das Schelfeis wei-
ter abschmilzt (Naughten et al. 
2023). Schon bei einer mittleren 
globalen Erwärmung von 1,5°C 
stiegen die Ozeantemperaturen 
so an, dass ein Zusammenbruch 
des westantarktischen Eisschilds 
wahrscheinlich wäre.  Allerdings 
zeigen andere Simulationen, 
dass die Stützwirkung des Schel-
feises auf den Thwaites-Gletscher 
(Amundsen-See), der den Mee-
resspiegel potentiell um 65 cm 
anheben könnte (Rignot et al. 
2019), lediglich einen geringen 
Einfluss auf das Rückzugverhalten 
der nächsten 50 Jahre haben wird 
(Gudmundsson et al. 2023). 

Die Wechselwirkung 
zwischen Meereis 
und Ozeanströmung in 
der Antarktis
Ein weiterer Einfluss auf die 
Entwicklung des antarktischen 
Eisschildes stammt von der 
Wechselwirkung zwischen Mee-
reis und Ozeanströmungen im 
Weddellmeer im Bereich des sehr 
großen Filchner-Ronne-Schelfeis 
(um 46°W, 75°S). Im Süden des 
Weddellmeeres entsteht wäh-
rend der Herbst- und Wintermo-
nate der südlichen Hemisphäre 
eine ausgedehnte Meereisfläche. 
Während der Meereisbildung ge-
langt Salzlauge in das darunterlie-
gende Wasser. Dadurch entsteht 
über dem etwa 350 km breiten, 
500 m tiefen Kontinentalschelf 
eine Wassermasse mit einer Tem-
peratur nahe dem Gefrierpunkt 
(-1,9°C) und einer besonders 

Abb. 3.15-2: Wechselwirkung zwischen Meereis, Ozeanströmungen und Schelfeis. Auf 
dem Kontinentalschelf des südlichen Weddellmeeres wird bei der Bildung von Meereis 
durch Freisetzung von Salzlauge eine hydrographische Barriere geschaffen. Diese ver-
hindert bisher, dass das vergleichsweise warme Tiefenwasser auf den Kontinentalschelf 
strömen und über Gräben mit den Schelfeisgebieten in Berührung kommen kann (vorne). 
Diese Barriere wird geschwächt, wenn das Meereis bei höherer Temperatur abnimmt. 
Dies fördert den Wärmetransport von Ozean zum Schelfeis und zu dessen Aufsetzlinien 
und kann eine positive Rückkopplung auslösen (hinten). Grafiken: Martin Künsting, AWI.
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hohen Dichte, die als dichtes Schelfwasser, bzw. in 
ihrer salzreichsten Form als hochsalines Schelfwasser 
bezeichnet wird. Diese Wasser mit einem Salzgehalt 
von 34,6 g pro kg und mehr bedecken große Teile des 
Kontinentalschelfs und strömen, hauptsächlich durch 
den Ronnetrog auf der Westseite des Schelfeises, in 
die Kaverne unter dem Filchner-Ronne-Schelfeis. Sie 
kommen dort in Kontakt mit der Unterseite des Schel-
feises, das bis an manchen Stellen nahe der Aufsetzlinie 
1500 m und mehr unter die Wasseroberfläche reicht. In 
dieser Tiefe gefriert Meerwasser erst bei Temperaturen 
unterhalb von -2,9°C; das einströmende Schelfwasser 
kann also trotz seiner geringen Temperatur noch erheb-
liche Mengen Eis schmelzen. Dabei kühlt es ab und 
verliert an Salzgehalt. Das so entstehende sogenannte 
Schelfeiswasser verlässt die Kaverne vor allem durch 
den Filchnergraben auf der Ostseite des Schelfeises 
und ist eine der Schlüsselkomponenten bei der Bildung 
des Antarktischen Bodenwassers, das sich entlang des 
Meeresbodens ausbreitet und große Teile des Weltoze-
ans erreicht. Zusammen mit dem hochsalinen Schelf-
wasser bildet es aufgund der hohen Dichte der beiden 
Wassermassen ein Hindernis für die wärmeren Wasser, 
die aus der Tiefsee entlang des Kontinentalsockels an-
strömen und als zirkumpolares Tiefenwasser bekannt 
sind. Gegenwärtig ist also ein hydrographischer Zu-
stand vorherrschend, in dem das Schelfeis vor dem 
Einstrom des Tiefenwassers mit einer Temperatur von 
bis zu 0,8°C geschützt ist (Abb. 3.15-2, Grafik vorne) 
(Hellmer et al. 2012; Timmermann & Hellmer 2013). 

Wenn sich die Lufttemperatur über dem Weddell-
meer aufgrund des Klimawandels weiter erhöht, be-
steht die Gefahr, dass das kalte und salzreiche Wasser 
auf dem Kontinentalschelf aufgrund eines Rückgangs 
der Meereisbildung nicht mehr in der beschriebenen 
Weise erneuert wird und so weit an Dichte verliert, 
dass es seine Funktion als Barriere einbüßt. Dann ge-
langt vergleichsweise warmes Tiefenwasser auf den 
Kontinentalschelf und strömt zunächst durch den 
Filchnergraben, später auch durch weitere Kanäle bis 
weit unter das Schelfeis (Abb. 3.15-2, Graphik hinten). 
Insbesondere im Bereich des dicksten Schelfeises ganz 
im Süden vor der Aufsetzlinie führt dies zu einer Be-
schleunigung des Abschmelzens an der Unterseite des 
Schelfeises (Hellmer et al. 2012) und zu einem erhöh-
ten Massenverlust des Antarktischen Eisschildes (Tim-
mermann & Goeller 2017).

Ein erster Hinweise darauf, dass diese Entwicklung 
bereits begonnen haben könnte, ist der Rückgang des 
Meereises in diesem Gebiet. Am 25. Februar 2022 er-
reichte die Ausdehnung des antarktischen Meereises ein 
Rekordtief von 1,92 × 106 km2. Dieses Minimum lag 0,92 

× 106 km2 unter dem langfristigen Durchschnitt, wobei 
auch besonders starke Abweichungen im Weddellmeer 
beobachtet wurden (26%) (Turner et al. 2022). Darüber 
hinaus zeigen Messungen von Verankerungen im Oze-
an am Rand des Kontinentalsockels, dass schon heute 
wärmeres Wasser teils periodisch, teils episodisch in 
Richtung des Schelfeises gelangt – ein Verhalten, das 
von Modellen des zukünftigen Klimas als eine Phase 
des Übergangs zwischen einem (vergangenen) Regime 
mit stets kaltem Wasser über dem Kontinentalschelf zu 
einem (zukünftigen) mit Einstrom warmen Tiefenwas-
sers identifiziert wurde (Teske et al. 2024). Diese Model-
le berechnen den Durchbruch von warmem Wasser aus 
dem Weddellwirbel unter das Schelfeis für etwa das Jahr 
2070 bei Treibhausgasemissionen über den Grenzwerten 
des Paris-Abkommens. Dieser Vorgang ist prinzipiell re-
versibel, doch selbst bei einer deutlichen Abkühlung der 
Atmosphäre kann die Rückkehr der Ozeantemperatur 
unter dem Schelfeis zu den kalten Bedingungen des 20. 
Jahrhunderts mehrere Jahrzehnte oder sogar Jahrhun-
derte dauern (Haid et al. 2023).  

Der Einfluss der Atmosphäre 
auf das Schelfeis in der Antarktis
Außer wärmerem Meerwasser können auch deutlich 
höhere Lufttemperaturen, wie sie Klimamodelle für 
manche hohen Emissionsszenarien berechnen, einen 
unmittelbaren Effekt auf die Schelfeise und damit die 
Eisschildstabilität haben. So könnte Schmelzwasserbil-
dung an der Oberfläche des Schelfeises eine Schwä-
chung der Schelfeise zur Folge haben und vermehrt 
große Tafeleisberge abbrechen. Ragt die Schelfeiskante 
mehr als 90 bis 100 m über die Wasserlinie kann es 
zum sogenanntem Klippenversagen (engl. cliff failure) 
kommen. Auch dieser Eisabbruch würde den Rückzug 
des gegründeten Eises in immer tiefere Gewässer be-
wirken, was das Inlandeis weiter destabilisierte würde. 
Nach wie vor ist umstritten, wie realistisch Simulati-
onen sind, die diese Prozesse berücksichtigen. Den-
noch erscheint eine zukünftige Destabilisierung der 
Schelfeise durch die Atmosphäre und nicht nur durch 
den Ozean im Bereich des Möglichen, und könnte be-
sonders für die Entwicklung der Ostantarktis entschei-
dend sein (DeConto & Pollard 2016). 

Allerdings sollte hervorgehoben werden, dass, wie 
alle Modellstudien, auch die beschriebenen Simulati-
onen auf gewissen Annahmen basieren und die in diese 
Simulationen einfließenden Beobachtungen gerade für 
die unzugängliche Antarktis begrenzt sind. Dabei wa-
ren die Erwärmungstrends während der zweiten Hälf-
te des 20. Jahrhunderts regional sehr unterschiedlich, 
mit rascher Erwärmung über der Westantarktis, aber 

3. Folgen von Wetterextremen



228

leichter Abkühlung über der Ostantarktis. Die Antark-
tische Halbinsel erwärmte sich stark bis zum Jahr 2000 
und verzeichnete eine leichte Abkühlung danach (Xin 
et al. 2023). Aus diesem Grund ist es bei den kurzen 
Beobachtungszeitreihen unmöglich, mit absoluter Si-
cherheit festzustellen, ob die dynamische Entwicklung 
des Zerfalls des westantarktischen Eisschildes schon 
begonnen hat. Es steht jedoch außer Frage, dass schon 
in früheren Zwischeneiszeiten der Eisschild zerfiel und 
eine eisfreie Westantarktis existierte (Sutter et al. 
2016).

Der Eisverlust in Grönland
Auch auf der Nordhalbkugel finden starke Klimaände-
rungen statt, die zum langfristigen Meeresspiegelanstieg 
durch den schrumpfenden Eisschild über Grönland bei-
tragen. Im Zeitraum von 1979 bis 2021 erhöhten sich die 
Temperaturen in der Arktis ungefähr viermal so schnell 
wie der globale Durchschnitt (Rantanen et al. 2022). 
Messungen mit polar umlaufenden Satelliten belegen, 
dass der Eisschild über Grönland in der jüngsten Ver-
gangenheit 36% mehr Masse verlor als durch Schneefall 
hinzukam (Abb. 3.15-3). Im Jahr 2019 ist die Gesamt-
menge des Winterschnees in den Sommermonaten voll-
ständig abgeschmolzen, vermutlich zum ersten Mal seit 
mindestens einem Jahrtausend (Hörhold et al. 2023; 
Sasgen et al. 2020) (s. Kap. 1.3 im Buch). Mit einem 
einfachen geometrischen Ansatz kann aus Satellitenda-
ten abgeschätzt werden, wie stark das Eisschildvolumen 
sinken müsste, um bei gegenwärtigem Klima wieder ei-
nen Gleichgewichtszustand zu erreichen. Dieser Ansatz 
wird häufiger für Gebirgsgletscher verwendet (Box et al. 
2022).   

Dazu wird zunächst mit Satellitendaten das Ver-
hältnis zwischen der Fläche des Akkumulationsgebiets 
und der Gesamtfläche des Eisschildes für jedes Jahr 
ermittelt. Diese Werte liegen meist zwischen 85% und 
92%. Anschließend wird eine lineare Beziehung zur 
gemessenen Massenbilanz aus den Satellitendaten her-
gestellt, die gegenwärtig typischerweise zwischen 450 
und 100 Milliarden Tonnen Eisverlust pro Jahr liegt. 
Unter Berücksichtigung der typischen Geometrie eines 
Eisschildes kann berechnet werden, wie sich das Eisvo-
lumen verändern müsste, damit Akkumulationsgebiete 
unter den gegenwärtigen klimatischen Bedingungen 
ausreichend groß sind, um eine ausgeglichene Massen-
bilanz zu erreichen (Box et al. 2022).

Nach den Massenverlusten der letzten 20 Jahre 
müsste der Eisschild um 3,3 ± 0,8% schrumpfen, um 
einen stabilen Zustand zu erreichen. Dieser Massenver-
lust würde den Meeresspiegel um 27 ± 7 cm ansteigen 
lassen. Wenn klimatischen Bedingungen ähnlich den 

besonders warmen Jahren 2012 und 2019 zur Norm 
würden, läge der unvermeidliche Anstieg des Mee-
resspiegels bei etwa 78 ± 14 cm. Es ist allerdings zu 
beachten, dass diese Methode keine Informationen da-
rüber liefert, wie lange die Anpassung dauerte würde 
(Box et al. 2022).

Grönlands Eisbedeckung 
in einem wärmeren Klima
Es gibt zwei starke positive Rückkopplungen, die das 
Schmelzen eines Eisschildes beschleunigen: erstens 
die Verstärkung des Schmelzens durch die Reduktion 
der Höhe des Eisschildes und die erhöhte Absorption der 
Sonnenenergie durch die wesentlich dunklere schmel-
zende Oberfläche. Laut aktuellen Untersuchungen gibt 
es für den Eisschild über Grönland im Vergleich zur 
vorindustriellen Zeit ohne anthropogene Treibhausgase-
missionen Gabelungspunkte bei globalen Temperatura-
nomalien von +0,6 bzw. +1,6°C (Höning et al. 2023) 
(Abb. 3.15-4). Beim Überschreiten dieser kritischen 

Abb. 3.15-3: Komponenten der Massenbilanz des grön-
ländischen Eisschilds. Die Massenbilanzkomponenten des 
grönländischen Eisschildes von 2003–2016 im Vergleich 
zu 1960–1990. Im Zuge der Erwärmung hat sich der 
Schmelzverlust fast verdoppelt, während die Verluste aus 
Eisbergkalben nur um 21% gestiegen sind. Gemessen an 
der Menge an Schneefall verliert der Eisschild heutzutage 
um 36% mehr Masse, als für einen Gleichgewichtszustand 
nötig wäre.  Aus REKLIM – Helmholtz-Verbund Regionale 
Klimaänderungen, „Klimawandel vor unserer Haustür“. 
www.reklim.de/magazin/. Grafiken: Martin Künsting, 
AWI.
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Abb. 3.15-4: Eisbedeckung Grönlands für verschiedene Erwärmungen 
oder Abkühlungen. Der Eisschild über Grönland ist stark von der Er-
wärmung abhängig. Der aktuelle Eisrückgang (blau) und der potenzielle 
Weg zur Wiederherstellung durch Abkühlung (orange) sind Diagramm 
dargestellt. Der Eisschild reagiert schon für kleine Veränderungen der 
Temperatur mit einem Wechsel in eine neue Konfiguration der Eisbe-
deckung. Bereits heute ist der Temperaturschwellenwert von 0,6°C weit 
überschritten, für den der Eisschild seine heutige Konfiguration weitge-
hend beibehalten würde. Für einen Wiederaufbau des Eisschildes muss 
die mittlere globale Temperatur weit unter den ursprünglichen Tempera-
turschwellenwert (1,5°C) sinken (Hysterese). Nach Höning et al. (2023). 

Schlussbemerkungen
Dieser Buchbeitrag hat verdeutlicht, dass 
es zahlreiche Instabilitäten und Schwel-
lenwerte für die Eisschildentwicklung 
gibt, die durch den daraus folgenden 
Meeresspiegelanstieg die globalen Kü-
stenlinien erheblich beeinflussen können.  
Es ist auch dadurch unverzichtbar, die 
globale Erwärmung auf ein möglichst 
niedriges Niveau zu beschränken. Der 
Klimawandel könnte bereits so groß 
sein, dass die Schwellenwerte für insta-
bile Eisschilde (bald) erreicht werden 
oder sogar bereits überschritten sind. Un-
abhängig davon, ob die Schwellenwerte 
für die Instabilität der Eisschilde über-
schritten sind oder nicht, bleibt die Treib-
hausgasemission, für die sich die Gesell-
schaften entscheiden ausschlaggebend. 
Nur wenn die Erwärmung stark reduziert 
wird, verlangsamt sich der Rückzug des 
Eises und gibt weltweit den kommenden 
Generationen etwas mehr Zeit, sich auf 
den unvermeidbaren Anstieg des Mee-
resspiegels vorzubereiten, der auch die 
deutschen Küstenlinien betreffen wird.
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