Das FlieBen von Schelfeisen - numerische Simulationen mit
der Methode der finiten Differenzen

The flow of ice shelves - numerical simulations using the finite-
difference method

Jargen Determann

Ber. Polarforsch. 83 (1991)
ISSN 0176 - 5027



Jirgen Determann

Aifred-Wegener-institut fiir Polar- und Meeresforschung
ColumbusstraBe; D-2850 Bremerhaven

Die vorliegende Arbeit ist die inhaltich unveranderte Fassung einer Dissertation,
die 1990 am Fachbereich Geowissenschaften der Universitdt Bremen
angefertigt wurde.



2.1
2.2

3.1
3.1.1
3.2
3.3

4.1
4.2
4.3
4.3.1
43.2
433
4.4

51
5.2
53

6.1
6.2
6.3
6.4

Inhaltsverzeichnis Seite

ZusammenfasSUNQG ..o 2
SUMMIATY .ot ree e e e r e ee st st st e en b e sh bt e s e e e b b e er s 4
EiNT@IUNG ..o e 6
Das FlieBen von Schelfeisen........i, 10
Physikalische Grundlagen ... s 10
MOdEIIVOIStEHUNGEN. ...cvveririecerre ettt 14
ModellreChNUNQGEN ..o e 18
Gleichungen, die das FlieBen beschreiben.........ccccoviiiii 18
Das gebremste FlieBen bei Bodenkontakt........ccccocvvvvvrciriinniriinciininnn, 24
Die Kontinuitatsgleichung fir den MassenfluB ............cooceiviiiinnis 26
Losung der ModellgleiChungen ..., 27
Das Filchner-Ronne Schelfeis.........iciiiiinen, 32
Die EingangSAaten........coccciirieereeicnese st en e e 34
Die diagnostisChe LOSUNG ...ttt 37
Prognostische Studien ... 40
A NUP Zutrag VON ODEN ..ot 46
B: Zutrag von oben, Schmelzen und Anfrieren von unten...........c......... 48
C: Zutrag von oben, Schmelzen gleichférmig verteilt........ccoovviiiin 50
Interpretation der Ergebnisse ..., 52
Das EKsStrom-Schelfeis ..., 57
Die Eingangsdaten.......cooc et 58
Die diagnostisChe LOSUNG ..o 62
Interpretation der Ergebnisse ... 64
Das gekoppelte System Landeis-Schelfeis............ccoiee, 65
Das erweiterte Modell........coicic s e 66
Das Modellgebiet und die Eingangsdaten ..., 69
Zeitliche Entwicklung des SyStemsS........cciiiniiciiien e, 71
Interpretation der Ergebnisse......ocovinee 74
SchiuBBEmMErKUNGEN............coooie i e e e 75
LiteraturverzeiChnis ... e s 77



Zusammenfassung

Wahrend der EinfluBB der Antarktis auf das glebale Klima als unbestritten gilt, bleibt
die Frage nach dem gegewartigen Gleichgewichtszustand des antarktischen Eis-
schildes weiterhin offen. Bei der Beantwortung der hier anschlieBenden Frage
nach dem Massenhaushalt spielen die den Kontinent sdumenden Schelfeise eine
wichtige Rolle, da sie ein GroBteil des vom Inland abflieBenden Eises abfiihren. Die
vorliegende Arbeit beschéftigt sich mit der Dynamik von Schelfeisen und deren

Sensitivitdt gegenlber veranderten Massenbilanzgré Ben.

Unter Berticksichtigung des FlieBgesetzes fUr Eis wird ein Satz ven Differentialglei-
chungen, die die Bewegung eines Scheifeises beschreiben, hergeleitet. Durch die
Definiticn eines Bremsmechanismus, der den EinfluB der Bodenreibung simuliert,
wird das berechnete Geschwindigkeitsfeld lokal verbessert.

Nachdem das Modell den beobachteten FluB des Filchner-Ronne Schelfeises re-
produzieren kann, erfolgen Modellrechnungen zur zeitlichen Entwicklung der
Schelfeisdynamik. In die daflr zu I6sende Kontinuitatsgleichung fir den Massen-
fluB gehen Akkumulations- und Schmelzraten an Ober- und Unterseite des Schelf-
eises ein.

Mit Hilfe des simulierten heutigen Geschwindigkeitsfeldes werden erstmals Akku-
mulationsraten von lber 2 m/a an der Schelfeisunterseite flr einen rdumlich eng
begrenzten Bereich abgeleitet. Aus den prognostischen Studien, die hypothetische
Verteilungen von Akkumulation und Schmeizen enthalten, wird deutlich, daB3 das
Dickenprofil eines Schelfeises in besonderem MaBe von den Wechselwirkungen
mit dem Ozean abhéngt.

Um zu untersuchen, wie das Gleichgewichtsprofil auf die Position des Ubergangs-

bereiches von Eisschild und Schelfeis einwirkt, wird das Schelfeismodell durch ein



FlieBmodell flr das Inlandeis erweitert. Das gekoppelte Modell wird wegen feh-
lender MefBdaten bisher nur auf ein synthetisches Landeis-Schelfeis System an-
gewandt. Fir definierte Massenfllisse und eine vorgegebene Bodentopographie
ist daran die Evolution der einzelnen Komponenten zu verfolgen.

Erstmals wird das Geschwindigkeitsfeld des Ekstrdm Schelfeises simuliert, jedoch
unterbleiben prognostische Rechnungen aufgrund fehlender MassenbilanzgréBen.
Werden diese, sowie die Topographie des Untergrundes in kinftigen Expeditionen
erfaBt, kann das gekoppelte Modeli, auf das Ekstrém Schelfeis angewandt, neue

Erkenntnisse Uber die Dynamik groBer Eismassen liefern.



Summary

While Antarctica’s influence on the global climate can be taken for granted,
guestions concerning the present equilibrium condition of the Antarctic Ice Sheet
remain open. In answering the relevant question for the mass budget, the ice
shelves fringing the continent play an important role because they largely drain the

ice flowing from the inland.

This thesis addresses to the dynamics of ice shelves and their sensivity to changing
mass-balance quantities. Using the flow law for ice, a set of differential equations
describing ice-shelf flow is developed. The calculated velocity field is improved
locally by defining a retarding mechanism which simulates basal friction.

Being able to reproduce the observed flow of the Filchner-Ronne ice Shelf, the
model is used to simulate transient ice-shelf dynamics. This implies solving the
mass-conservation equation, involving accumulaton rates and ablation rates from
the ice-shelf surface and bottom.

By means of the simulated present-day flow field, accumulation rates at the ice-
shelf bottom in excess of 2 m/a are derived for a locally limited area. Prognostic
studies comprising hypothetical distributions of accumulation and melting reveal
that the ice-shelf thickness profile strongly depends on interactions with the ocean.
In order to investigate how steady-state profiles influence the grounding line
position, the ice-shelf model is expanded by a flow model for the ice sheet. Due to
lack of data, the coupled model is merely applied to a synthetic ice sheet/ice shelf
system. For defined mass fluxes and a given sea-bottom topography the evolution
of each component can then be followed.

For the first time, the flow of Ekstrdm Ice Shelf is simulated but, because the mass-
balance is not known, prognostic calculations have not been performed. If mass

balance and bottom topography should be recorded by future expeditions, the



coupled model, when applied to the Ekstrom Ice Shelf will reveal new findings on

the dynamics of large ice masses.



1 Einleitung

Der Eisschild der Antarktis speichert gegenwértig etwa 30 Mill. km3 Eis, das unter
dem EinfluB der Schwerkraft zur Klste hin abflieBt. Schwimmende Schelfeise s&u-
men etwa 44% der antarktischen Kistenlinie. Mit rund 1,5 Mill. km2 nimmt deren
Gesamtflache rund 11% der Antarktis ein (Drewry, 1983), (Abb. 1.1).

Schelfeise werden gebildet, wenn die Unterseite des Inlandeises unter dem Mee-
resspiegel liegt und die Ausdinnung so groB ist, daB die vorhandene Wassertiefe
ausreicht, das Eis aufschwimmen zu lassen. Den Ubergangsbereich zwischen In-
landeis und Scheifeis bezeichnet man als Aufsetzlinie. Besonders bei schnell flie-

Benden Eisstromen, tber die der gréBte Teil des vom Kontinent abflieBenden Eises

oL Amery-

Schetfeis

Abb. 1.1: Die Schelfeise der Antarktis sdumen mehr als 40% der
Kistenlinie. Sie entsorgen ein Grofteil der jahrlich in der Antarktis
akkumulierenden Niederschlage. Neben den groBen Schelfeisen
Ross und Filchner-Ronne gibt es eine Reihe kleinerer Schelfeise,
wie das Ekstrom Schelfeis, auf dem die deutsche Forschungstation
GvN liegt.



in die Schelfeise gelangt, entartet diese Linie zu einer Ubergangszone, deren Brei-
te ein mehrfaches der Eisméchtigkeit betragen kann (Doake, 1985; Herterich,
1987, Stephenson & Bindschadler, 1988).

Findet ein Schelfeis in groBen Buchten seitlichen Halt, kann es sehr weit ins Meer
hinausreichen. Zwischen der Aufsetzlinie und der Schelfeiskante, an der von Zeit
zu Zeit groBe Tafeleisberge abbrechen, betragt die L&nge dann oft mehrere hun-
dert Kilometer.

Die gréBten Schelfeise sind das Ross-Schelfeis und das Filchner-Ronne Schelfeis
mit einer Flache von zusammen etwa 1 Mill. km2, Beide zusammen haben ein
Einzugsgebiet, das groBe Teile der Westantarktis und Teile der Ostantarktis,

insgesamt fast 6 Mill. kmZ2, also mehr als 40% der Flache der Antarktis umfaft.

Dem ungehinderten Ausbreiten eines Schelfeises stehen Scherkréfte an seitlichen
Begrenzungen und Reibungskréfte in Gebieten mit Bodenkontakt entgegen. Zwi-
schen antreibenden und bremsenden Kraften besteht ein Gleichgewicht, das das
Dickenprofil eines Schelfeises bestimmt. An der Aufsetziinie Ubt das Schelfeis ei-
nen Rickstau auf das angrenzende Inlandeis aus. Die Eisméchtigkeit an der Auf-
setzlinie beeinfluBt, wenigstens lokal, das Profil des Inlandeises. Das ist besonders
bei marinen Inlandeisen wie der Westantarktis, deren Basis groBraumig unterhalb
des Meeresspiegels liegt, von Bedeutung. Kommt es durch klimatische Anderun-
gen zu einer Schwéchung der stlitzenden Schelfeise, ist ein Rlckschreiten der
Aufsetzlinie, verbunden mit einer Verminderung des gespeicherten Eisvolumens
die Folge. Daraufhin flhrt ein steigender Meeresspiegel zu einer positiven Ruick-
kopplung, die das Auflésen des Eisschildes beschleunigt. Diese Theorie wurde
von zahireichen Autoren aufgenommen, jedoch ohne dafB bisher Gewissheit Uber
den Gleichgewichtszustand der Antarktis erlangt werden konnte (Mercer, 1978;

Thomas & Bentley, 1978; Thomas et al., 1979; Lingle, 1984; Van der Veen, 1985,



1987). Diese Frage gewinnt aber angesichts der aktuellen Diskussion lUber eine
COz2 - induzierte Erwarmung der Erdatmosphére zunehmend an Bedeutung.

Bevor Fernerkundungsmethoden, wie die Satellitenaltimetrie, mit umfassendem
Datenmaterial Uber ausreichend groBe Zeitintervalle hinweg Aussagen Uber rela-
tive Anderungen des Eisvolumens der Antarktis erméglichen, ist man auf Modelle
angewiesen, um den Zustand der Antarktis zu beschreiben. Modellrechnungen, die
helien, die den FlieBeigenschaften groBer Eismassen zugrundeliegenden physi-
kalischen Prinzipien zu verstehen, kénnen an gezielt ausgewéhlten Stellen durch
Feldmessungen verifiziert werden. Umgekehrt erlauben glltige Modelle, lokal
gemessene GrdBen auf Gebiete zu Ubertragen die nicht direkten Messungen zu-
ganglich sind.

Bis heute gibt es kein Modell, das das komplexe System Eis - Ozean - Atmosphére
umfassend beschreiben kdnnte. Wechselwirkungen an den Grenzflaichen Eis -
Ozean oder Eis - Atmosphére gehen lediglich als vorgegebene Randbedingungen,
allenfalls in parametrisierter Form in Simulationen der Eisdynamik ein (Oerlemans,
1982; Huybrechts & Oerlemans, 1988).

Zwei Grinde heben die exponierte Bedeutung von Schelfeisen hinsichtlich klima-

tisch relevanter Fragestellungen hervor:

i) aufgrund des groBen Einzugsgebietes treten Anderungen der Mas-
senbilanz der Antarktis auf Schelfeisen und besonders auf Eisstromen
verstérkt hervor (Stephenson & Bindschadler, 1988)

ii) Schelfeise reagieren schneller als Eisschilde auf verdnderte Wech-
selwirkungen mit Atmosphére oder Ozean, das heif3t auf verdnderte Ak-
kumulations- und Ablationsraten

Damit werden Schelfeise auch zukUlinftig Gegenstand ausgedehnter Feldmessun-

gen sein, deren Interpretation durch Modelle zu stitzen ist.



Aufgrund der unterschiedlich groBen Zeitskalen, ein Inlandeis benétigt etwa 10000
- 100000 Jahre zum Aufbau eines stabilen Zustandes, ein Schelfeis nur 1000
Jahre (Oerlemans,1982; Herterich, 1987), kbnnen fir die Simulation der Dynamik
von Schelfeisen die Randbedingungen an der Aufsetzlinie ndherungsweise als
stationar betrachtet werden.

Die einfache Geometrie von Schelfeisen erlaubt, vereinfachende Annahmen be-
zlglich des FlieBens zu treffen, ohne die zugrundeliegende Physik wesentlich zu
verletzen. Dennoch sind die das FlieBen beschreibenden Differentialgleichungen
so komplex, daB nur numerische Losungen méglich sind.

Es gibt eine Reihe von Arbeiten, die sich mit numerischen Simulationen von
Schelfeisen, deren Bewegungen und interaktionen befassen. Den Arbeiten von
Van der Veen (1984) mit eher theoretischem Charakter stehen die Ausflihrungen
von MacAyeal & Thomas (1982) und MacAyeal & Lange (1986) gegeniiber, um nur
einige zu nennen. Letztere behandeln die Dynamik des Ross und des Filchner-
Ronne Schelfeises. Das ist moglich, seit umfangreiche, aus geophysikalischen
Messungen gewonnene Daten (ber die Verteilung der Eismachtigkeiten verfligbar
sind.

MacAyeal & Thomas (1982) benutzen die Methode der finiten Elemente (FE), die
universal einsetzbar ist und auf viele spezielle Probleme angepaBt werden kann
(Fastook, 1987). Eine variable ElementgréBe ermdglicht eine verbesserte Auflo-
sung in Gebieten mit groBen raumlichen Gradienten der fir die Modellierung rele-
vanter GréBen. Ein Beispiel daflr sind die engen, aber schnell flieBenden Eis-
stréme. Die Methode der finiten Differenzen (FD) erfordert dagegen ein
aquidistantes Gitter, auf dem die Modellgleichungen zu approximieren sind. Daflr
erlaubt sie, einfacher als FE-Methoden, die Ausdehnung des Modellgebietes zu
variieren, was bei prognostischen Simulationen von Vorteil ist (Van der Veen,

1987).



2 Das FlieBen von Scheifeisen

Bevor ich auf das FlieBen von Schelfeisen eingehe, mdchte ich kurz einige Grund-
lagen der Eisdeformation vorausschicken. Dabei verzichte ich auf die mikroskopi-
schen Vorgédnge des Kristaligitters zugunsten einer eher phenoménologischen Be-

schreibung der mechanischen Eigenschaften polykristallinen Eises.

2.1 Physikalische Grundlagen

Aus Laborversuchen, in denen eine polykristalline Eisprobe Scherkrdften ausge-
setzt wird, lassen sich typische Spannungs - Dehnungs - Kurven, sogenannte
Kriechkurven gewinnen. Abbildung 2.1 zeigt soiche Kurven flir niedrige, mittiere
und hohe Scherspannungen. Im zeitlichen Verlauf der Kriechkurven werden die
als priméres, sekunddres und tertidres Kriechen benannten Stadien der
Verformung deutlich. Das zeitabh&ngige Deformationsverhalten kann mit Hilfe
einer Fehistellentheorie, die das Wirken von Versetzungen und Gitterfehlern des
Eiskristalls auf die plastischen Eigenschaften der Probe behandelt, erklart werden.
Dabei haben auch Interaktionen von Fehlstellen mit der Migration von
Korngrenzen eine wichtige Rolle. In einem Wechselspiel zwischen aufweichenden
Mechanismen und Vorgangen, die eine Deformation behindern, stellt das
sekundére Kriechen einen Gleichgewichtszustand dar. Paterson (1981) nimmt an,
daB dieser Zustand flr groBe, natlrlich vorkommende Eismassen, also auch flr

Schelfeise gilt.
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Abb. 2.1.: Kriechkurven aus Scherversuchen mit kleinen (1), mittle-
ren (1) und hohen (I1l) Scherspannungen. Nach einer sofort
einsetzenden elastischen Verformung erfolgen die verschie-
denen Stadien der plastischen Deformation, die aus Interak-
tionen im Kristallgitter resultieren (nach Paterson,1981).

Aus Scherversuchen mit Spannungen von 50 - 200 kPa, die flr groBe natlrliche

Eiskdrper reprasentativ sind, leitete Glen {1955} ein FlieBgesetz der Form
éxy:- ATXy (21)
ab, das die Scherungsrate €yy und die anliegende Scherspannung Txy mit Hilte

der FlieBparameter A und n verknlpft. Darin ist n eine Konstante, wéhrend A von
der Temperatur, der Kristalistruktur, dem Grad der Verunreinigung und weiteren
Faktoren abhangt. Der EinfluB der Temperatur auf die Verformbarkeit von Eis findet

Uber die Arrhenius - Relation

11



Q

_ TR
A(T) = A jexp (2.2)
Eingang in das FlieBgesetz. Darin sind R die allgemeine Gaskonstante und T die
absolute Temperatur. Flr Eistemperaturen iber 263 K wird die Aktivierungsenergie
Q mit 60 kd/mol, flr Temperaturen darunter mit 130 kJ/mol angegeben (Paterson,

1981).

T (°C) A (kPa3s1) A(Pa-3a-1)
0 53 x 1015 1,7 x 10-16
-5 1,7 5.4 x 10-17

-10 5,2 x 10-16 1,6

-15 3,1 9,8 x 10-18

-20 1,8 5,7

-25 1,0 3,2

-30 5,4 x 10-17 1,7

-35 2,9 9,1 x 10-19

-40 1,5 4,7

Tab. 1: Der FlieBparameter A in Relation zur Temperatur des
Eises (n=3; Paterson, 1981). Die Einheit Pa3a-1 entspricht
der Ublichen Praxis, die Eisdynamik durch jahrliche Bewe-
gungs- und Deformationsraten zu beschreiben.

Es hat sich gezeigt, daB mit n = 3 das FlieBgesetz eine Form annimmt, die univer-
sell auf die Rheologie von Gletschereis anwendbar ist. Dieser, von Weertman
(1957) flr das FlieBen von Schelfeisen vorgeschlagene Exponent wird von Tho-
mas (1973b) an Feldmessungen verifiziert. Die Deformation von Eis ist damit ein
nichtlineares Problem. Im Falle von n = 1 verhielte es sich wie eine Newton'sche
Fiussigkeit; A wére der Kehrwert der dynamischen Viskositat. MacAyeal & Lange

(1986) nehmen fir vergleichende Rechnungen auch ein lineares FlieBgesetz an.

12



Obwohl Gleichung (2.1) allgemein anerkannt ist und mit einer Fehistellentheorie
ausreichend erkldnt werden kann, haben Messungen an Gletschern gezeigt, daB A

und n weit gestreute Werte annehmen kdnnen (Paterson, 1981).
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2.2 Modellvorstellungen

Die Elemente des Systems Eisschild - Ubergangszone - Schelfeis unterscheiden
sich grundsétzlich im Typ der vorherrschenden Spannungskomponenten, die das
FlieBen beeinflussen. Bewegungen des weitgehend am Untergrund festgefrorenen
Inlandeises werden Uberwiegend durch die, von Eisdicke und Oberflachenneigung
bestimmten Scherspannungen angetrieben. Demgegenlber treten im Schelfeis,
da es auf dem Wasser reibungsfrei gelagert ist, kaum vertikale Scherkrafte auf.
Stattdessen Uberwiegen die aus Gradienten der Eisméachtigkeiten resultierenden
longitudinalen Spannungen (Weertman, 1957; Sanderson & Doake, 1979; Van der
Veen, 1987; Whillans,1987). Die Kopplung zwischen Eisschild und Schelfeis er-
folgt in einer Ubergangszone lokal variierender Breite. In FlieBrichtung werden hier
kontinuierlich Scherspannungen abgebaut und durch Longitudinalspannungen er-
setzt. (Van der Veen, 1987; Herterich, 1987). Aufgrund fehlender Reibung an der
Eisunterseite von Schelfeisen bietet es sich an, vertikal gemittelte Flie Bparameter
zu verwenden und das FlieBen in einem, auf die horizontalen Dimensionen redu-
zierten Modell zu untersuchen.

Erste theoretische Ansatze bezlglich des FlieBens von Schelfeisen gehen auf
Weertman (1957) und Budd (1966) zurick. Thomas (1973a) erweiterte die Theorie
auf Schelfeise unterschiedlicher Geometrie und Sanderson (1979) berechnete
Gleichgewichtsprofile der Eismachtigkeiten. Eine ausflhrliche Diskussion der im
Schelfeis auftretenden Krafte findet man bei Whillans (1987). Die folgenden, der
Arbeit von Thomas (1973a) entstammenden Ausflihrungen, geben einen Einblick
in die Mechanismen, die ein Schelfeis antreiben, beziehungsweise dessen
Bewegung bremsen.

Die Differenz der vertikal integrierten Longitudinalspannungen im Eis und des vom
Seewasser autgebauten Gegendruckes bestimmt die Spannungskomponente Fg,

die das FlieBen eines Schelfeises antreibt. Mit der Héhe h der Eisoberflache be-

14



zuglich des Meeresspiegels , die im Schelfeis aus dem Schwimmgleichgewicht

gemaB h = (1-pi/pw)H zu gewinnen ist, gilt:

1
F =+ p.gh

s =2 P9 (2.3)
pi und pw sind die Dichten von Eis und Meerwasser, g die Erdbeschleunigung und
H die Dicke des Schelfeises. Gleichung (2.3) zeigt, daR die liber dem Wasserspie-

gel vorhandene Eismasse FlieBbewegungen erzeugt.

0 - =

Abb. 2.2: Schematisiertes Querschnittsprofil durch Eisschild und Schelf-
eis. Es herrschen zwei grundséatzlich verschiedene Deformationstypen
vor. Wéhrend im Inlandeis am Boden wirkende Scherkréafte flr verti-
kale Scherungen sorgen, erfolgt die Ausdlnnung des Schelfeises
durch longitudinale Spannungen. x und y nehmen die horizontalen
Koordinaten ein, wobei x in FlieBrichtung weist. z ist Null auf Mee-

resniveau und positiv nach oben.
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Schelfeise befinden sich oft in Buchten, an deren Réndern das ausflieBende Eis
Scherkrafte erfahrt, die dem FlieBen entgegenwirken. Deren EinfluB auf ein
Schelfeis mit parallelen seitlichen Begrenzungen 148t sich abschatzen, wenn man

annimmt, daB die maximalen Scherspannungen Ts 50 - 100 kPa betragen. Dann

gilt fur die Mittellinie des Schelfeises:

ol
il
|
]
xS X

Hdx
(2.4)

Darin sind a die halbe Breite des Schelfeises und H;die Eismé&chtigkeiten am
seitlichen Rand. Thomas (1973a) berechnet damit die longitudinale Deforma-

tionsrate gemanB:

.fs_) n
H (2.5)

&, = A6(F, -
Der darin enthaitene Faktor & berlcksichtigt den EinfluB der Geometrie des
Schelfeises auf die Deformationsrate. Fir ein Schelfeis mit parallelen seitlichen
Berandungen ist 8 =1/3 (™12 An der Schelfeiskante ( x = X) ist Fg = 0 , womit der
rechte Term in der Kiammer von (2.5) verschwindet. Sind hier die Eisméachtigkeiten
H, beziehungsweise der Uiber dem Meeresspiegel liegende Teil h bekannt, ergibt
(2.5) explizit die longitudinalen Deformationsraten €xx. Das wird in Abschnitt 3 ge-
nutzt, um in der numerischen L&sung der das FlieBen beschreibenden Differential-

gleichungen die seewértigen Randbedingungen zu quantifizieren.

16



\\\\\\\\\\\\\\\\\\§

y . Txy
—

Ux
_—.»

2a X

x=X

Schelfeis

1
I
I
I
I
I
I
I
I
|

Y
N N
N
Abb. 2.3: Scherkrafte Tg an den seitlichen Berandungen eines
Schelfeises beeinfluBen dessen FlieBgeschwindigkeiten umge-

kehrt proportional zur Breite 2a. An der Schelfeiskante (x=X) ver-
schwindet dieser EinfluB. (nach Thomas, 1973a)

Befinden sich unter dem Schelfeis Untiefen, wo das Eis den Meeresboden berihn,
treten durch basales Gleiten (Gleiten Uber den Untergrund) zuséatzliche Reibungs-
krafte auf, die den FluB des Schelfeises hemmen. Gegenwartig ist die diesem Pro-
zeB zugrundeliegende Physik noch wenig verstanden. Weertman (1964), Budd et
al. (1979) und Bindschadler (1983) versuchen, mit empirisch abgeleiteten Ge-
setzen, den Vorgang des basalen Gleitens bei Gletschern zu beschreiben. Wegen
fehlender Daten hinreichender Genauigkeit Uber vertikale Scherspannungen und
Oberflachenneigungen ist es sehr schwierig, die Gesetze flir Schelfeise anzu-
wenden.

Ein Ansatz, der die antreibenden Druckgradienten vermindert, kann den bei Bo-
denkontakt lokal gebremsten FluB von Schelfeisen simulieren. MacAyeal (1989)
macht einen derartigen Ansatz fir einen Eisstrom, der auf wasserflihrenden Sedi-

menten aufliegt. Ist die Viskositédt dieser basalen Sedimente gering verglichen mit

17



der des aufliegenden Eises, erfolgt die Scherung Uberwiegend im Sediment. Der
Eisstrom verformt sich dann &hnlich wie ein schwimmendes Schelfeis bei verrin-

gerten longitudinalen Spannungen.

3 Modellrechnungen

in diesem Abschnitt wird ein Formalismus entwickelt, der die Dynamik von Schelf-
eisen beschreibt. Basierend auf den Grundsétzen der Kontinuumsmechanik und
unter Verwendung eines nichtlinearen FlieBgesetzes nach Glen (1955) lassen sich
zwei Differentialgleichungen herleiten, die die horizontalen Bewegungen eines
Schelfeises erfassen. Fiir die Ubergangszone zwischen Eisschild und Schelfeis
fihrte Herterich (1987) entsprechende Uberlegungen aus, um sie in einem vertika-
len 2D - Modell zu verwenden. Sind die FlieBgeschwindigkeiten als Ldésung der
Differentialgleichungen bestimmt, gehen sie in die Kontinuitidtsgleichung flir den

MassenfluB ein, aus der zeitliche Anderungen der Eisméachtigkeiten resultieren.

3.1 Gleichungen, die das FlieBen beschreiben

Die auf ein gedachtes Volumenelement des Schelfeises (Abb. 3.1) wirkenden
Krafte bilden die Grundlage der zu beschreibenden Bewegungsgleichungen. Man

unterscheidet zwischen'Volumenkréften, in diesem Fall Gewichtskréften, und an

der Kdrperoberflache angreifenden Kraften.
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Abb. 3.1: Das Gleichgewicht der auf ein Volumenelement wirkenden
Krafte ist Grundlage fur die aufzustellenden Bewegungsglei-
chungen. Man unterscheidet Longitudinalspannungen (Txx, Tyy.
Tzz) senkrecht zur Oberfldche und Scherspannungen (Txz, Txy; ---)
parallel dazu. Es sind nur sechs der neun Elemente des Span-

nungstensors gezeigt.

Unter der Annahme vernachléssigbarer Beschleunigungen erlaubt die Anwendung

des zweiten Newton' schen Gesetzes, im Kraftegleichgewicht folgende Gleichun-

gen aufzustellen (Jaeger, 1969).

=0

QTXX " aTxy 4 8’[')(2

ax 8)/ oz (3.1)
a1, T, ot,,

Y + Yy T Y =0
ox 8y oz (3.2)
asz T 87}/2 aTzz _
ox 8)/ * oz =T A9 (3.3)

Die Gileichungen 3.1) bis 3.3) zeigen, daB die Divergenz des Spannungstensors T
im Gleichgewicht mit der durch die Schwerebeschleunigung erzeugten

Volumenkraft pijg steht. Die Erdbeschleunigung g ist hier wegen der Wahl des
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Koordinatensystems negativ. Wie bereits erwdhnt, sind vertikale Scherspannungen
in weiten Bereichen eines Schelfeises sehr gering, weshalb die folgenden

Abschatzungen gelten:

c%zz o> arxz . arzz - a’cyz
0z ox ' 0z ady

Damit fuhrt (3.3) mit anschlieBender Integration tber z auf
TZZ(Z) == p g<zs - Z) (3.4)

mit zg als Hohe der Eisoberflache.

Der hydrostatische Druck P, definiert als Summe der Spurelemente von T
(P=1/3(Txx + Tyy + Tzz)) hat keinen merkbaren EinfluB auf das FlieBverhalten von
Eis (Jaeger, 1969; Paterson, 1981). Dann fiihrt die Subtrakiion des hydrostatischen

Anteils gemaB:

Tij' = Tjj - OjjP

auf die Elemente des Spannungsdeviators T', die allein das FlieBverhalten be-
stimmen. Insbesondere lauten die longitudinalen Spannungsdeviatoren in x- und

y- Richtung dann:

1
Tox = Tyx — g(fxx+ Tyy + Tz)

(3.5)
Tyy'= Tyy = %(Txﬁ Tyy + Tz2) (3.6)

Durch Addition von 2*(3.5) und (3.6), bzw. 2+(3.6) und (3.5) erhalt man:
2T+ Tyy'= Txx— Tzz (3.7)
27+ Tu'= Ty — Tz (3.8)

20



Die Umformung nach Txx und Ty, und Einsetzen in (3.1), bzw. (3.2) liefert die fol-

genden Gleichungen:

Igx X 44 2z 8}’ Jz ~ (39)
2o g oy, P _
2y (2t,'+ 1.+ 1,,) + w t o7 T 0 (3.10)

Die darin enthaltenen Gradienten dTz,/dx und dTzz/dy hangen geman (3.4) von der

Neigung der Eisoberflache ab. Da das Schelfeis schwimmt, kann man zg als
Funktion der Eismé&chtigkeit H beschreiben, wenn die Dichten von Eis und

Meerwasser, pj und pw bekannt sind. Im Schwimmgleichgewicht (Isostasie) gilt:
zg = (1 - pi/pw)H
so daf3 (3.9) und (3.10}) in

oz, oty o, ot, 00,

Pigox t2ox +t ox t dy T oz =0 (3.11)
oz, > Ty Oy I, Ty -0
P8y tey Tyt Tox YTz T (3.12)

Ubergehen. Diese Differentialgleichungen werden I&sbar, wenn man die Kompo-

nenten des Spannungsdeviators Ti durch die entsprechenden Verzerrungsraten

éi; ersetzt. Dazu bendtigt man das FlieBgesetz von Glen in der generalisierten Form

(Nye, 1957):

o e Nl !
&= At (3.13)
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(3.13) ist die Erweiterung von (2.1) auf den allgemeinen Fall, wo mehrere

Spannungskomponenten auf das das Eis einwirken. In (3.13) ist die effektive

Scherspannung T eine stets positive GroBe, die durch die zweite Invariante des

Spannungstensors geman:
2
27 =1, + 1, + 1, 4+ 21 ‘roc P21

124 z Xy )74 xz (3.14)

definiert ist (Jaeger, 1969). T tragt der Invarianz des FlieBgesetzes bezlglich
Kocrdinatentransformationen Rechnung. Die Definition der effektiven Scherungs-
rate € lautet analog:
. .2 . 2 .2 ., 2 .2 .2
282:8)0( + &y t+ &€y 1284 +2£, +26, (3.15)
Damit geht im speziellen Fall der effektiven Deformation das FlieBgesetz in

£= AT (3.16)

iber. Wenn man jetzt noch die Verzerrungsraten als Gradienten der Geschwindig-

keitskomponenten u,v,w = uj,Uj, Uk

1, 9y, au;

¢ =205 " %)
j j (3.17)

ausdrtickt, kann (3.13), nach 1" umgeformt, in (3.11) und (3.12) eingesetzt werden.

1 n.n
Ti=EyA e (3.18)

ist der Term £1/n-1 unter Verwendung von (3.15) und (3.17) durch
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(1= n)

1 8u)2+(8v)2 (8W)2) :11_( ou ﬂ)z)_“‘é“

f = (2-((Z£~ gy AL e
(2(( ox oy 0z dy © ox (3.19)

zu ersetzen. Zur besseren Ubersicht sei

1

y=p,gA"

Dann folgt schlieBlich durch Einsetzen von (3.18) in (3.11), bzw. (3.12), also Erset-
zen der Spannungskomponenten durch Geschwindigkeitsgradienten, ein Satz von
partiellen Differentialgleichungen, deren Lésung das Geschwindigkeitsfeld von

Schelfeisen angibt.

oz, 9 (f Uy, 0 sovy 1 0 g 0u_  ovy _

Tox T 2ox o)+ ox{gy) + 5oyt gy + 9 =0 (3.20)
0z, 9 ¢ OV 0 (g 0Uy 1 0 po U | OVy _

vy 2 G+ GG+ (G + 5 =0 (3.21)

Darin sind bereits du/dz und dv/dz sowie ow/dx und dw/dy vernachlassigt, da verti-
kale Scherungen gering und die horizontalen Gradienten von w als klein gegen-
Uber denen von u und v anzusehen sind. Mit der Inkompressibilitdtsbedingung fur
Eis (3.23) 1&Bt sich ow/dz in (3.19) eliminieren. Jetzt enthalten (3.20) und (3.21) nur
noch zwei Unbekannte, ndmlich u und v. Geophysikalische und giaziologische
Messungen bestimmen H und p;. Ozeanographische Messungen an der
Schelfeiskante legen pw fest. Zu erwartende laterale Dichtednderungen von
weniger als 1%o (Helimer, 1983) haben nur einen geringen Einflu auf das
Schwimmgleichgewicht. Aus den Differentialgleichungen wird sofort deutlich, daf3
der temperaturabhéngige FlieBparameter A und die von der Eisdickenverteilung
bestimmten Neigungen der Schelfeisoberseite (dzs/dx, dzg/dy) das Geschwin-

digkeitsfeld entscheidend beeinflussen.
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3.1.1 Das gebremste FlieBen bei Bodenkontakt

Hat das Schelfeis aufgrund zu geringer Wassertiefen, Kontakt zum Meeresboden,
treten an der Eisunterseite Scherkréfte auf, die entgegen der FlieBrichtung wirken.
Die als zus&tzliche Komponente in das FlieRBgesetz eingehenden Scherkréfte fih-
ren dazu, daRB die Eisdicke in FilieBrichtung starker abnimmt, als ein ideales
Schelfeis es zulassen kénnte (Smith, 1986). Demzufoige impliziert das oben be-
schriebene Modell, angewandt auf soiche Bereiche, zu groBe Deformationsraten

und damit auch zu hohe Geschwindigkeiten. Da es sehr schwierig ist, die beteilig-

E
% 160 o
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3
o 804
L
)
I

600 1
E
~ 7001
z
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E
® 800 4
2
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900 4 _'Dy

0 10 20
Entfernung in FlieBrichtung (km)

Abb. 3.2: Profilschnitt Uber die Doake Ice Rumples im Fiichner-Ronne Schelfeis.-
gezeigt ist der Verlaut von Eisober- und Unterseite sowie der des
Meeresbodens. Das von links nach rechts flieBende Schelfeis beginnt, bei
Kilometer 5 auf dem Meeresboden aufzuliegen (nach Smith, 1986). z* ist die
Eismé&chtigkeit Uber dem Schwimmgleichgewicht. Betragt z* mehr als 30 Meter,
zwingen die am Boden wirkenden Scherkrafte das Schelfeis, um das Hindernis
herumzuflieBen. Dann bildet sich eine Eiskuppel.

24



ten Spannungen aus Feldmessungen abzuleiten (Hutter, 1983), scheidet die ex-
plizite Anwendung des FlieBgesetzes zur Berechnung von Deformationsraten aus.
Das Problem kann aber mit Hilfe eines praktischen Ansatzes zwar nicht gelst, so
doch wenigstens abgeschwacht werden.

Der FluB des Eises wird Uber einem Eishdcker (ice rumple ) gebremst, bleibt aber
von dem des Schelfeises bestimmt. Davon véllig unabhangig flieBt das Eis von ei-
ner Eiskuppel (ice rise ) in der Regel radial nach auBen. Als weiteres Unterschei-
dungsmerkal von Eiskuppe! und Eishécker nennt Swithinbank (1986) die Hohe der
Eisoberflache beziglich der des umgebenden Schelfeises. Danach erhebt sich ein
Eishécker nie mehr als zg = 30 m Uber das Schelfeisniveau, wahrend Eiskuppeln
mehrere hundert Meter hoch sein kdnnen. Dies ausnutzend, kann ein linearer An-
satz, in den die Héhe z* Uber dem Schwimmgleichgewicht eingeht, die Simulation

des gebremsten Flusses verbessern. z*, definiert als

Py

Z¥= H- Zb—/‘i‘

wird dazu benutzt, den antreibenden EinfluB3 von dzg/0x und 0zg¢/dy auf die Losung

von (3.20) und (3.21) durch Multiplikation mit einem Wichtungsparameter r geman

r=1-2z%zg Zg=30m, z*<zg (3.22)

zu vermindern. Damit steht dem frei schwimmenden Schelfeis (z* = 0) als Grenzfall
das aufliegende, stagnierende Eis (z* > 30 m) gegenlber. Dazwischen wirkt (3.22)
wie eine basale Scherspannung, die im Gleichgewicht zu longitudinalen und trans-

versalen Spannungen steht.
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3.2 Die Kontinuitdtsgleichung fiir den MassenfluB

Das Schelfeis wird als inkompressibel angesehen, was sicherlich im Firnbereich,
also den oberen etwa 50 - 70 Metern nicht gilt (Herron & Langway, 1980). Die De-
formationseigenschaften des Firns unterliegen eigenen Gesetzen. Da aber die
Firnschicht nur einen Teil der gesamten Eisdicke einnimmt und auBerdem horizon-
tale Gradienten der Firnméachtigkeit gering sind, kann das Schelfeis n&herungs-
weise als isotropes Medium angesehen werden. Aus der Inkompressibilitatsbedin-

gung, definiert durch

ox = oy z (3.23)
kann durch Integration Uber z die Kontinuitatsgleichung fiir den Massenflu

oH __ _9d _9. _
( Hu) ay(Hv)+a m

ot = ox (3.24)

gewonnen werden (Paterson, 1981). Darin sind Hu und Hv vertikal integrierte Mas-
senflisse, a die Akkumulationsrate an der Oberfliche und m die Schmelzrate an
der Eisunterseite. Im stationdren Fall (0H/dt = 0 ) halten sich Zu- und Abfilisse die
Waage. Ist dagegen die Bilanz nicht ausgeglichen, erfolgen zeitliche Eisdickenan-
derungen, die ein neues Geschwindigkeitsfeld implizieren. Eine wiederholte An-
wendung von (3.24) auf jeweils neu bestimmte FlieBgeschwindigkeiten fihrt je-
weils auf neue Eisdicken. Sofern die Randbedingungen an der Aufsetzlinie (u,v,H)
sowie die Akkumulations- und Schmelzraten stationar sind, erreicht das Schelfeis
nach einer Simulationszeit in der GréBenordnung von 1000 Jahren einen statio-

naren Zustand.
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3.3 Loésung der Modellgleichungen

Die nichtlinearen Modeligleichungen (3.20) und (3.21) ké&énnen numerisch mit der
Methode der finiten Differenzen geldst werden. Dies geschieht mit einem, bei
Holton (1979) beschriebenen Verfahren, der sukzessiven Relaxation. Um das Ge-
schwindigkeitsfeld (u,v) als L6ésung zu erhalten, sind die Randbedingungen auf
dem geschlossenen Rand um das Modeligebiet zu definieren. Das kdnnen einer-
seits u und v, die Komponenten der Flie 3geschwindigkeit oder deren Gradienten,
die horizontalen Deformationsraten sein. Werden u,v vorgegeben, spricht man von
einer Dirichiet'schen Randbedingung, anderenfalls liegt eine Randbedingung nach
Neuman vor. FUr Schelfeise liegen allgemein zu wenig Geschwindigkeitsmessun-
gen vor, die als Randwerte in die Losung eingehen kénnten. Das Problem 148t sich

umgehen, wenn man bezlglich der Randwerte zwei idealisierte Annahmen trifft:

i) das aus dem Eisschild stammende Eis gelangt nur Gber Eisstréme in
das Schelfeis, womit u und v nur lokal zu bestimmen sind. Uberall
sonst auf der Aufsetzlinie gilt: u,v = 0.

ii) die Deformationsraten an der Eisfront, der seewartigen Begrenzung
des Schelfeises, hdngen von der Eismachtigkeit ab. Hier gilt eine Ab-
schatzung von Thomas (1973a):

(3.25)

Die Modellgleichungen sind also unter gemischten Randbedingungen zu I8sen,
wobei (3.25) als offene Randbedingung in prognostischen Simulationen eine
méglicherweise veranderte Schelfeisdynamik berlicksichtigt . Uber das Modelige-
biet wird ein &quidistantes Gitter gelegt, auf dem die Modeligleichungen zu appro-

ximieren sind. Zu Beginn der Iteration sind alle Geschwindigkeitswerte innerhalb
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des Model!gebietes gleich Null. Sie werden bei jedem Schritt durch Addition der
Residuen, einem MaB der Abweichung von momentaner und exakter L&sung,
verbessert. Fur die Approximation erster Ordnung in zentralen Differenzen lauten

die Residuen der K' ten lteration folgendermaBen:

rulif), = Buli 4 10) ol =10) ) =Tl g 0, v uli ) =),

(i), vl == vl =)

40 —V(/+1,j—1)k)

-1

+§16dx7(i,j)(zs(i + ) = 2,0 =L )WL) = Ul ) (3.26)

V=10 +1—10—(V(i FUD), L vlii=, )

-1

L), = B+

3 . ; ; . . :
+Z-—(u(/+1,/+1)k_1+u(l—1,/—1)k~u(/—1,/+1)k

5 —uli =)

-1

+-236dyy(i,j)(zs(f+1,/’)~ z,(i = LN (L) = VUL (3.27)

Der fur den nichtlinearen Charakter der Modellgleichungen verantwortliche f-Term

wird aus der vorherigen lteration geman

f=

(F+1,7)- u(i—1,j))2+(v(i,j+1) - v(i,j—1))2+ u(i+ 1, ) —u(i =1j)
2dx 2dy 2dx

(2

=
u(i, j+10)—u(i,j-1) V(i+1,j)—v(i—1,j)\)2)—2—

vii,j+ ) -v(i,j -1 .
2dy 2dx (3.28)

2dy

(

1
+(—é~

Ubernommen. Unter der Annahme, daB laterale Anderungen der effektiven Defor-

mationsrate € gering gegeniiber denen von u und v sind kénnen die horizontalen
Gradienten of/ox und df/dy in (3.26) und (3.27) vernachlassigt werden. In Testrech-

nungen zeigte sich, daB diese Terme kaum EinfluB auf die Lésung haben, aber
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einen erheblichen Mehraufwand an Rechenzeit erfordern. Die verbesserten Werte

von u und v lauten nach der k' ten lteration:

Ui,k = U(ijk-1 + ru(i) k
V(i )k = V(L1 + V(L)) k (3.29)

Abbildung (3.3) verdeutlicht den Gang der sukzessiven Relaxation, die sowohl alte
Werte der k-1' ten lteration als auch neue Geschwindigkeiten in die Berechnung

von ufi,j)k und v(i,j)k einbindet.
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Abb. 3.3: Gitteranordnung flir die sukzessive Relaxation. Pfeile deuten
die Richtung des Ldsungsforschritts an. Das Residuum an der Stelle
(i,j) wird sowohl aus alten (+) wie aus aktuellen Werten (Q) berechnet.

Mit zunehmender Anzahl von lterationen ( und kleiner werdenden Residuen ) na-

hern sich u(i,j)xk und v(i,j)x der exakten L&sung von (3.20, 3.21). Nun gilt es, ein Ab-
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bruchkriterium zu finden, daB einerseits eine befriedigende Lésung gewahrleistet,
andererseits aber die bendtigte Rechenzeit begrenzt. Aus der Zunahme der im
System enthaltenen kinetischen Energie 1dBt sich der Zustand der L&sung
ableiten. Fir ein Schelfeis mit etwa 6000 Gitterpunkten zeigt Abbildung 3.4 den
von der Zahl der lterationen abh&ngenden Verlauf der Energie. Bereits nach 5000
Iterationen scheint die L&sung bis auf etwa 5 % einen asymptotischen Zustand zu
erreichen. Dann unterscheiden sich u und v auf allen Gitterpunkten um weniger als
0.25 m/a vom Wert der vorherigen lteration. Diese geringe Anderung bedeutet
nicht automatisch eine Konvergenz der Ldsung gegen den angedeuteten
Grenzwert, denn das Konvergenzverhalten von Relaxationen schlieBt Stufen im

Kurvenverlauf bei hdheren lterationszahlen nicht aus.

1200 T T 1 T T T Y T T T
—~ 1000 | -
€ soof .
@] 3 R
£ e00F .
- [ ]
S 400} -
®  o00f .
L - i

L L 1 ] L 1

0 . . . . ,
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Anzahl lterationen

Abb. 3.4: Konvergenz der L&sung flr ein Schelfeis mit etwa 6000 Gitter-
punkten mit der Verfahren der sukzessiven Relaxation beginnend bei
u=v=0 Uberall. Aufgetragen ist die Summe der kinetischen Energie auf
allen Gitterpunkten gegenlber der Anzahl der Iterationen. Bereits nach
5000 lterationen ist scheinbar ein asymptotischer Zustand nahezu er-
reicht. Die Differenz der L&sung zweier aufeinanderfolgender lteratio-
nen betragt dann Uberall weniger als 0,25 m/a.
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Die hohe Zahl von lterationen gilt fir die diagnostische L&sung zu einer gegeben
Eisdickenverteilung, wobei zu Beginn alle u(i,j) und v(i,j) gleich Null sind. Geht
aber das diagnostisch bestimmte Geschwindigkeitsfeld als Grundlage in
zeitabhangige Simulationen ein, reichen wenige lterationen aus, um auf die mit
dem Zeitschritt erfolgten Anderungen zu reagieren. Schon dann gilt fir § = 0.25

m/a auf allen Gitterpunkten:

[u(ij) k- u(ijk-11 < 8
[ vij) k- vkl < 8.

In prognostischen Rechenidufen, die bis zu 1500 Jahre kilinftiger Schelfeisentwick-
lung simulieren, resultieren die neuen Eismachtigkeiten auf der Kontinuitétsglei-
chung fir den MassenfluB3 (3.24). In zentralen Differenzen approximiert gilt flr die

Eismachtigkeit zum Zeitpunkt t + dt:

.\ T+dt t

Hi, ) = HLG) = 5 (HG + 1, ) G+ 1, ) = HG =1, ) uli =1, 1))

1
2dx
(Hj+ 0V +9 = LG ='vG G =)+ al ) = mii, )
(3.30)

__1
2dy

Das L&sungsschema und die Gitterweite beeinflussen die GréBe des fir die nume-
rische Losung optimalen Zeitschrittes. Die Wahl des Zeitschrittes, der den speziel-

len Problemen anzupassen ist, wird bei der Anwendung des Modells erlautert.

31



4 Das Filchner-Ronne Schelfeis

Mit einer Flache von etwa 472 000 km? (Swithinbank, 1988) ist das Filchner-Ronne
Schelfeis, klinftig auch FRIS genannt, das zweitgré3te Schelfeis der Antarktis. Auf-
grund unregelm&Bigen Kalbens groBer Tafeleisberge von bis zu einigen tausend
Quadratkilometern GréBe unterliegt die Flache zeitlichen Schwankungen. Durch
die Berkner Insel wird FRIS in das 6stliche und kleinere Filchner Schelfeis und das
westliche, gréBere Ronne-Schelfeis geteilt. Letzteres erhalt seinen ZufluB haupt-
sdchlich aus der Westantarktis, das Filchner-Schelfeis berwiegend aus der Ost-
antarktis. Zu den Eiszufllissen aus dem Inland kommen weitere Eintrage durch
Akkumulation von Niederschiagen an der Oberfliche und durch Anlagern von Eis
an der Schelfeisunterseite. Das Anlagern von in der Wassersaule unter dem
Schelfeis gebildeten Eisplattchen fihrt vermutlich zur Bildung einer bis lber 300 m
machtigen basalen Eisschicht unter dem Ronne-Schelfeis (Engelhardt & De-
termann, 1987; Thyssen, 1988; Diekmann et al., 1986). Der Abfluf3 von Eis erfolgt
durch unregelméBiges Kalben groBer Tafeleisberge sowie in erheblichem Mafe
durch Schmelzen an der Eisunterseite. Im Bereich der Eisfront ermitteite Berendt
(1970) Schmelzraten bis zu 9 m/a. In der N&he der Aufsetziinie des Rutford
Eisstroms berechnen Stephenson & Doake (1982) Schmelzbetrdge von 1,8 m/a.
Abbildung 4.1 zeigt das Filchner-Ronne Schelfeis und die jé&hrlichen Raten der
Uber Eisstréme eingebrachten Eisfracht.

Nachdem Robin et al. (1983) eine Karte der Eismachtigkeiten fir FRIS vorlegten,
konnten Lange & MacAyeal (1986) die ersten numerischen Simulationen des Ge-
schwindigkeitsfeldes durchfliihren. Diese finite-Elemente Ldsungen sind durch
spatere Experimente (z.B. Lange & MacAyeal, 1988) ergénzt. In diesem Abschnitt
stelle ich eine finite-Differenzen Lésung flr die FlieBgeschwindigkeiten vor, um sie

mit den Ergebnissen von Lange & MacAyeal (1986) sowie mit in neuerer Zeit ge-
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wonnenen Daten aus Feldmessungen zu vergleichen. So verifiziert, dient das Mo-
dell als Basis flr prognostische Studien, die an Fallbeispielen die mdgliche Ent-

wicklung des Schelfeises zeigen.

60° W 50°wW 40" W 30°wW

70°wW

FILCHNER

75°S
80*S

80°S

Abb. 4.1: Das Filchner-Ronne Schelfeis (FRIS) wird von neun Eisstrémen
mit Eis aus der West - und der Ostantarktis genahrt. Pfeile und Zahlen
geben die Einstromgebiete sowie die ZufluBrate (km3/a) an (nach
Mcintyre, 1986). Der schattierte Bereich zwischen den Eisinseln 'Henry'
und ‘Korff' markiert die 'Doake lce Rumples' (DIR), wo das Schelfeis

durch Kontakt zum Meeresboden in seiner Ausbreitung gebremst wird.
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4.1 Die Eingangsdaten

Die in das Modell eingehenden Eisméchtigkeiten gehen auf Robin et al. (1983) zu-
rick. Sie basieren auf einem flugzeuggestltzten Radarverfahren, das im zentralen
Bereich des Ronne-Schelfeises lediglich einen internen Reflektionshorizont, nicht
aber die Eisunterseite erfaBt. Die nach dem direkten Nachweis einer basalen Eis-
schicht (Engelhardt & Determann, 1987) verbesserten Daten (Abb. 4.2) bilden die
Grundlage flr die Arbeiten von Lange & MacAyeal (1986). Dieser Datensatz liegt
auf einem 10 x 10 km Raster vor. Er enthalt (ber die heutige Schelfeiskante hinaus
seewdrts extrapolierte Eismachtigkeiten. Ein so ausgedehntes Schelfeis mag phy-
sikalisch undenkbar sein, erméglicht aber eine einfachere Beschreibung der see-
wartigen Randbedingungen flir die Modellgleichungen. Der gerade Rand des Mo-
dellgebietes erfordert die Definition nur einer Deformationsrate ( €x ).

Die Position der Schelfeiskante ist nicht stationar. Jahrlich rlckt sie um eine
Strecke, die kleiner als die benutzte Gitterweite ist, vor. Durch das Kalben groBer
Eisberge wird die Eisfront in unregelméBigen Abstanden zurlckverlegt, so daB
eine Schwankung um eine Gleichgewichtslage anzunehmen ist. Da es bis heute
nicht moglich ist, das Abbrechen groBer Tafeleisberge zu berechnen, ist die Aus-
weitung des Modellgebietes letztlich konsequent. Zudem reduziert das
Vorverlegen des Modellrandes den EinfluB der Randbedingungen auf die Losung
im heutigen Schelfeisgebiet. Eine negative Wirkung durch einen zuséatzlichen, das
Schelfeisprofil verdnderndern Riickstau, ist wegen der stark divergierenden
Rander des Inlandeises auszuschlieBBen.

Zur Definition der Randwerte an der Aufsetzlinie werden die von Mcintyre (1986)
publizierten Daten Uber den MassenzufluB aus neun Eisstrémen herangezogen
(Tab. 2). Damit wird auf der Breite des jeweiligen Eisstromes eine, dem Massenfluf

entsprechende FlieBgeschwindigkeit vorgegeben, wohingegen dberall sonst auf
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der Aufsetzlinie stagnierendes Eis angenommen wird. Das gilt auch fiir die im
Schelfeisgebiet liegenden Eisinseln. Feldmessungen, die fir das Ross Schelfeis
nahezu stagnierendes Eis guBerhalb der Eisstréme nachweisen, stitzen diese
Naherung (Engelhardt et al., 1990; Stephenson & Bindschadler, 1988; MacAyeal et
al., 1986).

60°W 50'W A 30"wW

70°W ‘
75'S

80*S

80° W

80°'S

Abb. 4.2: FRIS - Verteilung der Eism&chtigkeiten (m), im zentralen Bereich
bereits korrigiert (nach Lange & MacAyeal, 1986). Die Eisdicken nehmen
von bis {ber 1500 m an der Aufsetziinie auf unter 300 m an der Eiskante
ab. GroBe Gradienten treten zwischen 'Henry' und 'Korif' sowie an der

Front des Filchner Schelfeises auf.

Lediglich fir den Rutford Eisstrom liegen direkte Messungen der FlieBgeschwin-
digkeiten vor. Nach Frolich & Doake (1988) betragt der EiszufluB etwa 12 km3/a,
was etwa das dreifache des von Mcintyre ermittelten Wertes ausmacht. Das Bei-

spiel zeigt, mit welcher Unsicherheit die von Mclintyre genannten Bilanzfliisse be-
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haftet sein kdénnen. Testrechnungen zeigten, daB die diagnostische Lésung (Kap.
4.2) weniger als die prognostische Losung (Kap. 4.3) von der Wahi der

Randbedingungen abh&ngt.

Breite (km) MassenfluB(km3/a)
Foundation Eisstr. 48 59,4
Recovery Gl. 39 39,5
Slessor Gl. 31 34,1
Support Force Gl. 64 22,7
Institute Eisstr. 48 22,0
Bailey Eisstr. 80 21,7
Evans Eisstr. 60 16,2
Carlson Inlet 30 15,9
Rutford Eisstr. 27 3.9
Rutford Eisstr * 12,0

Tab. 2: MassenbilanzgréBen fir die, in das Schelfeis flieBenden Eis-
stréme nach Mcintyre(1986). * Daten flr Rutford von Frolich &
Doake (1988) aus direkten Messungen.

An der seewdrtigen Berandung lassen sich die Geschwindigkeitsgradienten

(Strainraten) mit Hilfe von Gleichung 3.25 definieren:

n+
. e p,. p,gH ,
exx"3 A ((1“ —7)';) ) )

Ein Vorteil dieser Abschatzung ist die Mdglichkeit, zeitlich variable Randbedingun-

gen Uber die Eismachtigkeit H zu erfassen. Fir die mittlere Eisdichte p; ist aus

Thyssen (1988, Gl. (1)) folgende Beziehung abzuleiten:
pi=911 - 13800/H (kgm-3) H>100m (4.1)
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Die Verwendung einer mittieren Eisdichte anstelle eines Dichte-Tiefen Profils flhrt
dazu, daB (3.25) Gberhéhte Strainraten liefert. Eine mittlere Eisdichte verandert die
Massenverteilung Uber dem Meeresspiegel, so daB die berechneten Deformations-
raten um einen Faktor 3 zu hoch sind (Budd, 1957). Ozeanographische
Messungen an der Schelfeiskante legen die Dichte des Meerwassers py auf 1028
kg/m3 fest (Foldvik et al., 1985). Laterale Anderungen von py, von Hellmer (1989)

auf unter 1%o geschatzt, sind zu vernachldssigen.

4.2 Die diagnostische Lésung

Unter den genannten Randbedingungen und einem FlieBparameter von A=2.5 x
10-16 kPa3s-1 entsprechend einer mittleren Eistemperatur von -17°C ergibt die L6-
sung von 3.20 und 3.21 die heutigen FlieBgeschwindigkeiten des Filchner-Ronne
Schelfeises (Abb. 4.3). Erkennbar sind die schnell flieBenden Eisstréme, die, nach-
dem sie in das Schelfeisgebiet eintreten, aufgrund der Moglichkeit seitlicher Aus-
breitung (Divergenz), an Geschwindigkeit verlieren. Zur Eiskante hin erfolgt dann
eine Zunahme bis Uber 1600 m/a auf dem Ronne-Schelfeis und etwa 1200 m/a auf
dem Filchner-Schelfeis. Das allgemeine FlieBmuster ist mit den Ergebnissen von
Lange & MacAyeal (1986) vergleichbar. Zwischen den Eisinseln 'Henry' und 'Korff'

findet sich ebenfalls eine Struktur mit hohen Geschwindigkeiten, die die von Smith
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(1988) genannten 50 m/a um nahezu eine GréBenordnung Uberschreiten. Der
Grund liegt darin, daB das Modell in diesem Bereich ein frei schwimmendes
Schelfeis annimmt, obwoh! die hier lokalisierten Doake lce Rumples (DIR) durch
Reibung am Boden das Schelfeis bremsen. Die durch die Bodenreibung mégli-
chen groBen Eisdickengradienten flihren demzufolge zu Uberhéhten Geschwindig-

keiten.

70" W

75'S

80°S

80" W

80'S

Abb. 4.3: FRIS - modellierte FlieBgeschwindigkeiten (m/a) flir den heuti-
gen Zustand bei einem FlieBparameter A = 2.5 x 10-16 kPa-3s-1 ent-
sprechend einer vertikal gemittelten Eistemperatur von -17°C. Die Be-
tréage Ubersteigen 1600 m/a fir RONNE bzw. 1200 m/a flr FILCHNER.
Ein bremsender EinfiuB von DIR ist nicht berlicksichtigt, weshalb dort
mehr als 800 m/a berechnet werden. Das allgemeine Muster stimmt
mit den Ergebnissen von Lange & MacAyeal (1986) Uberein.

Unter Anwendung des in Abschnitt 3.1 beschriebenen Bremsmechanismus liefert

das Modell die in Abbildung 4.4 gezeigten Werte. Der Bereich der ‘ice rumples'

38



70" W

75'S

80°S

80" W

ek I

T NN NN

70°wW
75°S

80°S

80" Wi

RN N .

DN N |
e N DN

P A I

\

80'S

Abb. 4.4: FRIS - a) modellierte FlieBgeschwindigkeiten (m/a) unter Berlick-
s:chtngung des bremsenden Einflusses von 'Ice Rumples FlieBparameter A wie
in Abb. 4.3. Uber DIR sind die FlieBbetrage um einen Faktor 4 kleiner, wahrend
sie an der Kante von Ronne etwa 100 m/a geringer sind. Das Filchner-Schelfeis
bleibt unbeeinfluBt. Gezeigt sind die Isolinien der modellierten Geschwin-
digkeiten im Vergleich zu den, durch Pfeile gekennzeichneten Feldmessungen
(Kock & Wiegand, 1986). b) ein FlieBvektar (verkirzt) auf jedem vierten Git-
terpunkt erlaubt den Vergleich mit simulierten FlieBrichtungen.
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weist nun erheblich geringere Geschwindigkeiten auf, wéhrend das lbrige Schel-
feis kaum beeinflufBt ist.

Die in Abbildung 4.4 a) eingezeichneten Vektoren geben Betrdge gemessener
FlieBgeschwindigkeiten an (Kock & Wiegand, 1986). Angesichts der hohen Mef-
genauigkeit von +/- 30 m/a missen die Abweichungen von Simulation und Mes-
sung, die aligemein unter 10 % liegen, dem Modell zugeschrieben werden.

Der flir den gesamten Schelfeisbereich als konstant gewahlte FlieBparameter be-
deutet eine Mittelung der rheologischen Eigenschaften. Er berlicksichtigt nicht die
durch unterschiedliche Eistemperaturen und - strukturen bedingten rdumlichen An-
derungen. Das Aufbrechen von Spalten bleibt ebensowenig behandeit. Dennoch

stimmen die Modellergebnisse generell mit den Feldmessungen Uberein.

4.3 Prognostische Studien

Sind die den heutigen Zustand reprasentierenden FlieBgeschwindigkeiten berech-
net, finden sie fiir prognostische Studien, die zeitliche Anderungen der Schelfeis-
dynamik simulieren, Verwendung. Dazu ist die Kontinuitatsgleichung flir den Mas-

senfluB (3.24)

OH 9y~ 9 -

5t = 8x(HU) 8y(HV)+ a-m

zu I6sen. Sie enthdlt die Divergenz des Massenflusses (Hu,Hv) und, als weitere
Randbedingungen, die Akkumulationsrate a an der Schelfeisoberseite sowie die
Schmelzrate m an der Unterseite. Wird Eis an der Schelfeisunterseite angelager,

ist m negativ.
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Anders als a, flir das Feldmessungen 0,2 - 0,4 m/a Eisaquivalent ergeben
(Giovinetto & Bull, 1987), sind die Schmelzraten nicht direkt zuganglich. Aus Mas-
senbilanzerwdgungen heraus werden fiir einen schmalen Kantenbereich von FRIS
Schmelzraten von 3 - 9 m/a angenommen (Berendt, 1970; Kohnen, 1982). im (bri-
gen Schelfeisbereich werden sowoh! Schmelzen als auch Anfrieren vermutet. In
der Nahe der Aufsetzlinie fordern Robin (1979) und Frolich & Doake (1988) erheb-
liche Schmelzraten. Im zentralen Ronne-Schelfeis ndrdlich ‘Henry' und 'Korff' fihrt
vermutlich Anfrieren oder Anlagern von in der Wassersdule gebildetem Eis zu der
bereits erwdhnten, bis Uber 300 m méchtigen basalen Eisschicht (Engelhardt &
Determann, 1987; Thyssen, 1988). Das von Lewis und Perkin (1986) und Kipfstuh!
(1990) beschriebene Prinzip der 'Eispumpe’, der Umlagerung von Eis aus gréBe-
ren zu kieineren Wassertiefen hin, wird durch Modellrechnungen zur
thermohalinen Zirkulation unter dem Schelfeis von Hellmer (1989) qualitativ
bestétigt. Die Betrdge der Schmelzraten an der Aufsetzlinie sind wegen fehlender
Feldmessungen ungewiB. Dagegen kénnen die Anfrierraten im zentralen Ronne-
Schelfeis indirekt aus der Form der basalen Eisschicht mit Hilfe einer modifizierten
Kontinuitatsgleichung (4.1) abgeschétzt werden. Voraussetzung dazu ist die
Annahme eines gegenwaértigen Gleichgewichts (dH/dt = 0) flr das besagte Gebiet.
Angewandt auf die basale Eisschicht der Machtigkeit Hp geht Gleichung (3.24)
dann in

o) 0
mz”W(Hbu)~W(Hbv) (4.1)

Uber. Das heiBt, ist die Dicke der basalen Schicht Hp rAumlich vermessen und sind
die FlieBgeschwindigkeiten (u,v) des Schelfeises bekannt, kann ein m berechnet
werden, das unter heutigen Bedingungen die Ausdehnung der basalen Schicht

erhdlt. Schmelzen und Anfrieren balancieren dann die durch FlieBdivergenz még-
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lichen Anderungen von Hp. Abbildung 4.5 zeigt die Machtigkeiten der von Thyssen
(1988) vermessenen basalen Schicht. Zu erkennen ist eine hohe Dickenzunahme
im Stden, der nach Norden hin langsames Ausdiinnen folgt, sowie eine starke
Ausdunnung im Kantenbereich.

Fir ein Langsprofil von Hp zeigt Abbildung 4.6 die mit Gleichung 4.1 berechneten
Werte von m. Danach sind im Slden 'Anlagerungsraten' von lber 2 m/a notwen-
dig, um die Zunahme von Hy zu erkldren. Diese hohen Akkumulationsraten gelten
als Indiz fur die Bildung von Eis in der Wassersdule unter dem Schelfeis. Anfrieren
aufgrund von Wéarmeleitung durch das Schelfeis ist in dieser GréBenordnung nicht
mdglich. Nach Clough & Hansen (1979) sind dadurch lediglich wenige Zentimeter
pro Jahr zu erklaren. Weiter nérdiich erfolgt das Ausdinnen der basalen Schicht
Uberwiegend durch FlieBen, wahrend in Kantenndhe die starke Dickenabnahme
hohe Schmelzraten impliziert. Gleichung 4.1 ist nur anwendbar, solange basales
Eis vorhanden ist (Hp>0). Im Kantenbereich, wo Hb = O gilt, ginge m ebenfalls auf
Null zurtick. Dagegen stltzen ein hier durch Radarmessungen nachgewiesener,
scharfer Reflektionshorizont (Crabtree & Doake, 1986), sowie Massenbilanziber-
legungen die Annahme groBer Schmeizraten.

Fur einen prognostischen Rechenlauf (B), der Schmelzen und 'Anfrieren’ berlck-
sichtigt, werde ich nur die oben bestimmten basalen Anlagerungsraten, nicht aber
die kantennahen Schmelzraten Ubernehmen. Letztere werden allgemein auf ma-
ximal 3 m/a beschrankt, obwohl Berendt (1970) wesentlich hdhere Betrage nennt,
die aber wie die Anfrierraten groBen rdumlichen Variationen unterliegen kénnen.
Letztlich bedeutet das in Abb. 4.7 gezeigte Schmelz- und Anfriermuster, das auch
auf Schmelzen an der Aufsetzlinie verzichtet, eine hypothetische Verteilung, mit
der die Sensitivitdt des Schelfeises bezlglich der Wechselwirkungen mit dem

Ozean getestet werden kann.
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Abb. 4.5: FRIS - die Machtigkeiten der basalen Eisschicht (m) , die not-
wendig sind, um isostatische Anomalien (Thyssen, 1988) zu erkldren.
Dieses Eis, das im Stiden mehr als 300 m méchtig ist, wird durch Anla-
gerungsprozesse an der Schelfeisunterseite erklart. Durch FlieBdiver-
genz des Schelfeises und Abschmelzen werden die Machtigkeiten
nach Norden hin kieiner. An der Eiskante schlieBlich ist kein basales
Eis mehr vorhanden.

Die zeitabhangigen Rechenldufe sind auf einen Zeitraum von 1500 Jahren be-
schrankt. Wahrend dieser Zeit bleiben die Randbedingungen an der Aufsetzlinie
(u,v,H) unveréndert, da die Zeitskalen eines Eisschildes ein bis zwei GréBenord-
nungen hoher sind als die eines Schelfeises (Oerlemans & van der Veen, 1984).
Verteilungen von Zu- und Abtrag an Ober- und Unterseite sind ebenfalls als statio-
ndr angenommen. Die Wahi eines Zeitschrittes von 0,5 a erweist sich in den prog-
nostischen L&ufen als optimal flr einen schnellen Lésungsfortschritt. Kleinere Zeit-

schritte erfordern mehr Rechenzeit, wahrend gréBere Oszillationen der Losung
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Abb. 4.6: zeigt ein Dickenprofil Gber die basale Eisschicht. Die FlieBrich-
tung des Eises ist von links nach rechts. Unten sind die aus dem Gradi-
enten von Hp mit Gleichung 4.1 berechneten Schmelzraten aufgetra-
gen. Nahe der Eiskante ist Hp=0, Gl. 4.1 somit nicht mehr anzuwenden.
Die hier berechneten Schmelzraten sind deshalb nur gepunktet dar-
gestellt. Hohe Anlagerungsraten (Anfrieren durch Wéarmeleitung ist in
dieser GréBenordnung nicht méglich) von {ber 2 m/a kénnen die Zu-
riahme von Hp bis km 100 erkldren. Danach erfolgt die Ausdinnung
Gberwiegend durch FlieBdivergenz. Ab km 350 flihrt Schmelzen zu ei-
ner schnellen Abnahme von Hp.

hervorrufen. Dann ist , auch mit Hilfe von Filtertechniken, die Stabilitét der Ldsung
nicht mehr gewéhrleistet.
Eine verdnderte Verteilung der Eismachtigkeiten impliziert eine veré&nderte Aus-

dehnung des Schelfeises. Die Aufsetzlinie sollte vorschreiten, wenn die Eisstrome
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Abb. 4.7: FRIS - Verteilung von Schmelzraten (m/a) (negative Werte be-
deuten Anlagern von Eis), die in Lauf B eingehen. 'Anfrieren’ ist auf
einen kleinen Bereich nérdlich der 'Henry' Eisinsel beschrénkt. Im
Kantenbereich wird eine Schmelzrate von maximal 3 m/a vorgegeben.

an Dicke zunehmen. Ebenso vermutet man Verlagerungen der Eisfront, wenn hier
betrachtliche Eisdickenschwankungen auftreten. Dennoch wird kein Versuch un-
ternommen, die Ausdehnung von FRIS quantitativ zu erfassen (vergl. s. 32). Einer-
seits ist dazu ein gekoppeltes System Landeis-Schelfeis an der Aufsetzlinie, das
eine exakte Bodentopographie enthalt, andererseits ein Kalbungsmechanismus flr
die Eisfront zu definieren. Beides ist bisher nicht mdglich. Der Bereich der Aufsetz-
linie ist noch ungeniigend vermessen; die Physik des Kalbens noch zu wenig kal-
kulierbar. Obwohl die Berandungen zeitlich unverandert bleiben, werden die Mo-

dellrechnungen andeuten, in welche Richtung die Begrenzungen tendieren.
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4.3.1 A: nur Zutrag von oben

In dieser Simulation sind Wechselwirkungen an der Schelfeisunterseite vernach-
lassigt. Zu dem ZufluB von Eisstrémen erhait das Schelfeis nur einen Zutrag durch
Niederschlage. Die Akkumulationsrate a variiert von nahe 0,4 m/a Eisdquivalent in
Kantenn&ahe bis unter 0,2 m/a in klistenfernen Bereichen. Die Abbildungen 4.8 a)
und b) zeigen die verdnderte Eisdickenverteilung und das neue FlieBmuster. Die
Eisstréme und der Kantenbereich weisen eine erhebliche Dickenzunahme auf,
wohingegen groBraumig die Machtigkeiten abnehmen. Zwei schmale Kanile im
Westen des Schelfeises, in denen bisher diinnes Eis angenommen wird (vgl. Abb.
4.2) sind aufgeftllt. Das gilt als Indiz dafiir, daB hier ebenfalls unter einem internen,
Radarweilen reflektierenden Horizont eine basale Eisschicht vorhanden ist. Die
angenommenen heutigen Strukturen werden in kurzer Zeit durch seitlichen Eiszu-
fluB eingeebnet.

Generell sind die Gradienten der Eisdicke in FlieBrichtung verringert. Damit verlient
das Schelfeis antreibende Krafte, so daB die Bewegungsraten aligemein kleiner
sind. Eismé&chtigkeiten und FlieBgeschwindigkeiten stimmen derart Gberein, daB
jetzt alle Zufilisse und Niederschlage (ber die Eiskante advektieren, aiso in Form

groBer Eisberge kalben kdnnen.
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Abb. 4.8: FRIS- a) modellierte Eismachtigkeiten (m) nach 1500 Jahren. Zu den
Eisstrémen erhalt das Schelfeis nur einen Zutrag durch Akkumulation von oben
in Hohe von 0,2 - 0,4 m/a Eisdquivalent. Wechselwirkungen mit dem Ozean an
der Unterseite bleiben unbertcksichtigt. Im Kantenbereich nehmen die
Eisdicken gegenlber dem heutigen Zustand um bis zu 200 m zu. b) das
zugehdrige Geschwindigkeitsfeld (m/a) zeigt ein gebremstes Flie3verhalten. Die
Geschwindigkeiten an der Eiskante sind bis zu 400 m/a niedriger als heute,
wahrend Eisstrome jetzt deutlicher hervortreten.
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4.3.2 B: Zutrag von oben, Schmelzen und Anfrieren von unten

In Lauf B gehen sowohl Niederschldge als auch Schmelzen und Anfrieren an der
Eisunterseite ein. Die Akkumulationsraten sind identisch mit denen in Lauf A. An
der Eisunterseite gilt das in Abbildung 4.7 gezeigte Muster von Schmelzen und
Anfrieren. Die Randbedingungen an der Aufsetzlinie entsprechen ebenfalls denen
in Lauf A.

Die Abbildungen 4.9. a) und b) zeigen die sich nach 1500 Jahren einstellende
Konfiguration von Eismé&chtigkeiten und FlieBgeschwindigkeiten. Beide GrdBen
weichen vom heutigen Zustand wie auch von den Ergebnissen aus A ab. Die an
der Eiskante wirkenden Schmelzraten flihren dazu, daB die Eisdicken allgemein
geringer sind als heute. Die Ausdlnnung setzt sich, ausgehend von der Eiskante,
wo jetzt groBere Gradienten als in A auftreten, zur Aufsetzlinie hin fort. Wie an der
Berandungen der Eisinseln halten dort die Randwerte des Modells die heutigen
Méchtigkeiten fest. In der Zone groBer Akkumulation von unten bleiben sie eben-

falls nahezu erhalten, so daB sich hier eine kuppelférmige Struktur ausbildet.

Generell flihren die jetzt auftretenden, gréBeren Eisdickengradienten zu héheren
FlieBgeschwindigkeiten. So erreicht das Ronne-Schelfeis nahezu 2000 m/a an der
Eiskante, das Filchner-Schelfeis mehr als 1400 m/a. Trotz der hohen Geschwindig-
keiten im Kantenbereich ist wegen der geringen Eisméachtigkeiten der Massenfiuf3
liber die Kalbungslinie geringer als heute. Der gréBere Anteil des Eisabflusses er-

folgt jetzt Giber die hohen Schmelzraten an der Unterseite.
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Abb. 4.9: a) FRIS - Lauf B: modellierte Eisméachtigkeiten nach 1500 Jahren. Die
Wechselwirkungen mit dem Ozean gehen geméafB der in Abb. 4.7 gezeigten
Schmelzraten in die Simulation ein. Die Eisdicken sind aligemein geringer als
heute. Besonders der Kantenbereich zeigt eine starke Ausdlnnung. Im Bereich
der Zone mit groBer Akkumulation von unten bildet sich eine kuppelférmige
Struktur. b) Die FlieBgeschwindigkeiten (m/a) sind héher als heute. Wie in Lauf A
treten auch hier die Eisstrdme deutlicher hervor.

49



4.3.3 C: Zutrag von oben, Schmelzen gleichférmig verteilt

Zusétzlich zu den Niederschlagen von oben wie in A und B wird das Schelfeis in
dieser Simulation einer raumlich konstanten Schmelzrate von 0,5 m/a Eiséquiva-
lent ausgesetzt. Obwohl gleichférmiges Schmelzen bisher nicht beobachtet ist und
wohlmdglich einer Zirkulation unter dem Schelfeis widerspricht, kann dieses Expe-

riment den EinfluB eines erwdrmten Ozeans auf die Schelfeisdynamik testen.

Die in den Abbildungen 4.10 a) und b) dargestellten Ergebnisse zeigen eine Aus-
dlnnung des Ronne-Schelfeises mit einem Rickschreiten der 300 m - Isolinie um
mehrere hundert Kilometer. Die Eisdicken des Filchner-Schelfeises bleiben weni-
ger beeinfluBt. Hier zeigt, im Gegensatz zu heute, der Kantenbereich geringere Eis-
dickengradienten.

Entsprechend der Eism&chtigkeit zeigt das FlieBmuster die verdnderte Schelfeis-
dynamik. Das Filchner-Schelfeis zeigt mit 800 m/a jetzt hhere Werte als das
Ronne-Schelfeis, das im Kantenbereich nur weniger als 600 m/a erreicht. Die Ur-
sache liegt in einem integrativen Effekt, den die weitrdumigen Schmelzraten er-
zeugen. GemanB der gesetzten Randbedingungen wirkt Schmeizen auf der ganzen
Schelfeisldnge von der Aufsetzlinie bis zur Kalbungsfront. Dieser FlieBweg ist beim
Ronne-Schelfeis im Mittel etwa doppelt so iang wie der des Filchner-Schelfeises.
Entsprechend unterschiedliche Zeitrdume, die das Eis braucht, um diese Strecken
zurlckzulegen, setzen die Schelfeise unterschiedlich lange den Schmelzbedin-
gungen aus. Demzufolge verliert das Filchner-Schelfeis weniger Eis an den

Ozean. Es ist also resistenter gegen Schmelzen.
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Abb. 4.10: a) FRIS - Eismachtigkeiten (m) nach 1500 Jahren. Das Schelfeis
hatte einen Zutrag durch Niederschidge wie bei A und B. Es wurde einer
raumlich konstanten Schmelzrate von 0,5 m/a Eisdquivalent ausgesetzt.
b) die FlieBgeschwindigkeiten sind erheblich reduziert. Das Filchner-
Schelfeis flieBt nun schneller als das Ronne-Schelfeis
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4.4 Interpretation der Ergebnisse

Aus den prognostischen Rechenldufen A,B und C wird deutlich, daB die Dynamik
des Filchner-Ronne Schelfeises von den Wechselwirkungen zwischen Schelfeis
und Ozean dominiert ist. Schmelzen und Anfrieren raumlich variierender Intensitét
bestimmen das Gleichgewichtsprofil eines Schelfeises. Abbildung 4.11 gibt einen
Einblick Uber das AusmafB zu erwartender Eisdickendnderungen, in deren Folge
erhebliche Schwankungen der Aufsetzlinie méglich sind. Als weitere Implikation ist
beispielsweise im Kantenbereich des Ronne-Schelfeises mit Meerestiefen unter
250 m (Herrod, 1986) eine Grindung mdglich, wenn infolge ausbleibenden
Schmelzens die Eisdicken auf Gber 300 m anwachsen. Der damit verbundener
Rickstau kann durch eine positive Rluckkopplung weite Teile des rickwéartigen
Schelfeisgebietes mit groBen Eisméchtigkeiten auffllien. Eine Wirkung in der
anderen Richtung, n&mlich die Reorganisation der termohalinen Zirkulation im
Ozean aufgrund veranderter Schelfeisbedeckung, ist ebenfalls denkbar. Lindstrom
und MacAyeal (1989) diskutieren einen solchen Vorgang flr die Grénland See, wo
ein schneller Wassermassenaustausch die Ubertragung von Klimasignalen férdert
(Aagaard et al. ,1985).

Ein Vergleich von gemessenen und simulierten Eisdickenprofilen auf einer Flieli-
nie, die vom Einstrombereich nahe der Aufsetzlinie bis zur Eiskante reicht, verdeut-
licht die Reaktion des Schelfeises auf variable Schmelzbedingungen (Abb. 4.11).
GroBe Gradienten der Eisméachtigkeit kénnen im Kantenbereich durch hohe
Schmelzraten erzeugt werden, wahrend Akkumulation von unten dem Ausdlnnen
des Schelfeises entgegenwirkt. Allen vier gezeigten Profilen ist ein charakteristi-
scher Verlauf eigen, der dem EinfluB der Geometrie des Schelfeises
zuzuschreiben ist. Liegen die seitlichen Begrenzungen wie zwischen der Berkner

Insel und der Korff Insel (km 300) eng beisammen, kénnen sich gr&Bere
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Tiefein m

Dickengradienten aufbauen, um den EinfluB seitlicher Scherkréfte zu

kompensieren.

300
100
-100
-300 -
-500
-700
-900 -
-1100
-1300 —
-1500
-1700 -~

Abb. 4.11: FRIS - Gleichgewichtsprofile aus prognostischen Simulationen
im Vergleich mit gemessenen Eisdicken (a) auf einer FlieBlinie, die vom
Einstrombereich bis in Kantennahe reicht. (b): Allgemein gréBere Eis-
méachtigkeiten mit geringeren Gradienten in FlieBrichtung kennzeichncn
die Ergebnisse von Lauf A (kein Schmelzen). Lauf B berlcksichtigt
Wechselwirkungen mit dem Ozean, die lokal die Dickengradienten be-
einflussen (c¢). Wirken unter dem Schelfeis gleichmaBig verteilte
Schmelzraten, folgt ein Profil mit sehr geringen Eism&chtigkeiten (d).

Eine rédumliche Darsteliung der Differenzen von gemessenen und simulierten Eis-
machtigkeiten erdffnet weitere Mdglichkeiten zur Interpretation der Schelfeisdyna-
mik (Abb. 4.12). Die Verteilung von Wechselwirkungen an der Eisunterseite wird

dabei ebenso deutlich, wie falsch interpretierte Feldmessungen.
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Selbst wenn die Qualitat der prognostischen Losung von den gesetzten Randbe-
dingungen abhangt, sind prinzipielle Mechanismen der Schelfeisdynamik abzulei-
ten. Wenn wie in Lauf B (Schmelzen und Anfrieren vorgegeben) bis auf eine Aus-
nahme die Eisstrome an Dicke zunehmen, sind hier hohe Schmelzraten zu erwar-
ten. Simulierte Dicken&nderungen legen auch anderenortes eine Revision der an-
gesetzten Schmelzraten nahe. Die im Kantenbereich angenommenen Schmelzra-
ten haben nur lokal Gulltigkeit. Lediglich im Ostteil des Ronne-Schelfeises kdnnen
sie die heute vorhandenen Eisdicken erhalten. Eine Dickenabnahme von uber
100 m westlich davon zeigt, daB hier vorgegebene Schmelzraten zu hoch sind.
Das Gegenteil ist im Kantenbereich des Filchner-Schelfeises der Fall. Trotz der
hier angenommenen Schmelzraten von 3 m/a erfolgt in der Simulation eine
Aufdickung von mehr als 100 m, die noch héhere Ablationsraten vermuten |1483t.
Zwei schmale Kanale im Westen des Ronne-Schelfeises, die jetzt aufgefllit sind,
lassen vermuten daB dort eine bisher nicht gemessene basale Eisschicht vorhan-
den ist. Die Eisdicken aus Abbildung 4.2 reprdsentieren demnach nur einen
internen Horizont.

Im Modell bleibt die durch Schmelzen und Anfrieren bedingte Anderung der verti-
kal gemittelten Eistemperatur, einer fiir die plastischen Eigenschaften wichtigen
GroBe, unberlcksichtigt. MacAyeal und Thomas (1986) finden bis zu 20 % gerin-
gere FlieBgeschwindigkeiten, wenn durch Schmelzen modifizierte Temperaturen in
die Modellrechnungen eingehen. Durch Schmelzen verliert das Schelfeise an der
Unterseite warmes Eis mit Temperaturen nahe des Druckschmelizpunktes,
wahrend Anfrieren warmes Eis hinzuflgt. Offensichtlich fihrt eine dadurch
modifizierte vertikal gemittelte Viskositat zu lateralen Anderungen der
FlieBeigenschaften. Kaltes Eis erfordert hdhere, durch Eisdickengradienten
aufzubringende Kréfte, um entsprechende Verzerrungsraten'vx)fe'warmes Eis zu

zeigen. Als Beispiel mag der Kantenbereich des Filchner-Schelfeises gelten, wo
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Abb. 4.12: FRIS - Differenzen von gemessenen Eismachtigkeiten und berechneten

Werten aus B (Schmelzen und Anfrieren lokal vorgegeben). Blau bedeutet, daB
simulierte Eisdicken héher als gemessene sind. Rosa repréasentiert Gebiete mit
einer Dickenabnahme. Im Bereich groBer Akkumulation von unten zeigen griine
Farben, daB Messung und Simulation nahezu Ubereinstimmen. Zwei schmale
blaue Strukturen im westlichen Ronne-Schelfeis deuten auf falsch interpretierte
Feldmessungen hin.
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eine heute vorhandene, starke Dickenabnahme im Modell schiecht zu simulieren
ist, solange der FlieBparameter rdumlich konstant gewéhit ist.

AbschlieBend zeigt ein Blick auf die Massenbilanz des Eisflusses die Bedeutung
des FiIchner-Ronhe Schelfeises flir die Produktion von Eisschelfwasser (ISW), aus
dem nach einer Mischung im Weddell Meer das bis in die nérdliche Hemisphare
vordringende antarktische Bodenwasser (AABW) hervorgeht (z.B. Carmack und
Foster, 1975). Den Einfliissen von Eisstrémen (235 km3/a), Akkumulation an der
Oberseite (90 km3/a) und Unterseite (40 km3/a) steht ein simulierter
MassenausfluB von 180 km3/a (gemessen: 165 km3/a; Lange, 1987) gengetber.
Das bedeutet, daB gegenwartig unter FRIS ein Netto-Schmelzen in der
GréBenordnung von 200 km3/a eine betrachtliche Warmesenke des sudlichen

Ozeans darstelit.
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5 Das Ekstrom-Schelfeis

Das Ekstrom-Schelfeis gehort bei einer Fléche von 8700 km2 (IFAG, 1989) zu den
kleineren Schelfeisen, die den antarktischen Kontinent sdumen (vgl. Abb. 1.1). Die
Nord-Sid Erstreckung betragt etwa 130 km, die maximale Breite ist etwa 70 km.
Das Schelfeis ist seitlich durch aufliegendes Eis des Sordsen im Westen und des
Halfvar-Rlckens im Osten eingefaBt. An der Schelfeiskante behindern einige
kleinere Eishdcker die Ausbreitung nach Norden. Der ZufluB von Eis erfolgt
haupts&chlich von Siiden aus dem Ritscher Hochland (Drewry, 1983). Neben der
Akkumulation von Niederschlagen beeinflussen auch Schmelzprozesse den Mas-
senhaushalt des Schelfeises. Um das Auftreten von Eisplattchen unter dem Meer-
eis vor der Schelfeiskante zu erklaren, greift Kipfstuh! (1990) das Prinzip der
'Eispumpe’ nach Lewis und Perkin (1986) auf. Danach sollten unter EKSTROM
sowohl Schmelz- als auch Anfriervorgédnge mdéglich sein. Schmelzen 148t sich aus
Massenbilanzrechnungen abschétzen, wahrend ein basaler Horizont als Beweis

fir eine Eisanlagerung an der Unterseite bisher nicht nachgewiesen ist.

Seit 1980/81 beherbergt das Ekstrém-Schelfeis die Fors{chungsstation Georg von
Neumayer (GvN) bei 70° 37°5, 8° 21" W , die seitdem als Ausgangsort umfangrei-
cher Feldmessungen auf dem Schelfeis und im Hinteriand dient. Entsprechend gut
vermessen sind heute die FlieBgeschwindigkeiten (Hinze,1990), die Eismé&chtigkei-
ten (Thyssen und Grosfeld, 1988) und die Akkumulationsraten im Schelfeisgebiet
(Reinwarth et al, 1985). Weniger gut bekannt sind die Gr6Be des Einzugsgebietes,
dessen mittlere Akkumulationsraten und die daraus resultierenden Massenfilisse
Uber die Aufsetzlinie. Trotzdem liegt es nahe, das bereits auf FRIS angewandte
Schelfeismodell auch fiir die Beschreibung von EKSTROM zu nutzen. Wegen der

bis jetzt schwer zu beschreibenden landseitigen Randbedingungen sollen Modell-

57



rechnungen noch auf das Geschwindigkeitsfeld aus der diagnostischen L&sung

beschrankt bleiben.

5.1 Die Eingangsdaten

Das vergleichsweise kleine Ekstrém-Schelfeis erlaubt die Wahl kleinerer Gitterab-
stande in numerischen Simulationen. Bei 2,5 km Punktabstand liegt die Anzahl der
Gitterpunkte unter 2000 (zum Vergleich: FRIS = 6000). Damit bendtigt das Modell,
auf EKSTROM angewandt, weniger Rechenzeit und gewéhrt auBerdem eine ver-
besserte Auflésung kleinrdumiger FlieBstrukturen. Diese sind beispielsweise in der
Néhe von Eishéckern anzutreffen. Abbildung 5.1. zeigt eine Karte der Eisméch-
tigkeiten des Ekstrém-Schelfeises. Die Lage der Aufsetzlinie und der Schelfeis-
kante sind der Karte Ekstromisen (IFAG, 1989) entnommen. Die Eisdicken gehen
auf Thyssen und Grosfeld (1988) zurlick. Sie nehmen von Uber 700 m an der
Aufsetzlinie im Suden bis auf unter 200 m im Kantenbereich ab.

Die in Abbildung 5.2 dargestellten FiieBvektoren entsprechen gemessenen FlieB3-
geschwindigkeiten (Hinze, 1990). Die Betrdge nehmen von rund 100 m/a im Siden
bis auf Uber 200 m/a im Nordwesten zu. Deutlich ist der Hauptstrom des Eises zu
erkennen, der nach etwa zwei Dritteln der Schelfeislange nach Nordwesten um-
schwenkt. Ein kleinerer Anteil der Eises flieBt mit Geschwindigkeiten um 160 m/a in

norddstlicher Richtung an den in Kantennahe liegenden ‘ice rumples' vorbei.
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Abb. 5.1: Ekstrom-Schelfeis - die gemessenen Eisméchtigkeiten nehmen von (ber
700 m an der Aufsetzlinie im Siuden bis auf unter 200 m im Kantenbereich ab
(nach Thyssen & Grosfeld,1988). Schattierte Bereiche in Kantenndhe markieren
die ungeféhre Lage von Eishockern, die den FluB des Schelfeises lokal beein-

flussen.

Die Wahl der Randbedingungen erfolgt nach dem flir FRIS gew&hlten Muster. Da-
nach trifft das Schelfeis {iberall an der Aufsetzlinie auf stagnierendes Eis (u,v = 0).

Wegen fehlender Massenbilanzen sind Eisstrome bisher nicht definiert. Lediglich
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eine Geschwindigkeitsmessung am stdlichen Rand des Schelfeises (Hinze, 1990)
kann als Randwert eingehen. Wie bei FRIS sind auch fiir EKSTROM die Eisdicken
seewdrts extrapoliert, um hier die Beschreibung der Randbedingungen zu erleich-

tern (vergl. Kap. 4.1). Es gelten die mit Gleichung (2.5) definierten longitudinalen

Verzerrungsraten
2 i n
Exx = 3 A ( 2 )
7030 S
718
71308}
200 m/a

Abb. 5.2: Ekstrom-Schelfeis - gemessene FlieBgeschwindigkeiten (m/a).
Die Betrdge nehmen von 100 m/a an der Aufsetzlinie bis auf Gber 200
m/a im Nordwesten zu. Bei GvN treten Bewegungsraten von 160 m/a
auf. Der MeBfehler liegt bei maximal 50 m/a ; allgemein ist jedoch eine
Genauigkeit von +/- 25 m/a gewahrleistet (Hinze, 1990).
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Es sind auch hier A der FlieBparameter, p; die vertikal gemittelte Eisdichte und h die
Hbéhe der Eisoberfldche beziiglich des Meeresspiegels. Flr den Exponenten des
FlieBgesetzes gilt n=3. Das Dichte-Tiefen Profil im Schelfeis und die Dichte des
Meerwassers pyw bestimmen die Héhe der Eisoberflache relativ zur Eismachtigkeit
H. Dazu [&Bt sich nach Thyssen und Grosfeld (1988) eine, der Gleichung (4.1)

ahnliche Beziehung angeben. In

pi(H) = 914 - 12750/H  (kgm3) (5.1)

gelten jedoch andere Koeffizienten, die aus unterschiedlichen Dichte-Tiefen
Funktionen von FRIS und EKSTROM resultieren. Nach einem halbempirischen Mo-
dell von Herron und Langway (1980) bestimmen unter anderem die Jahres-
mitteltemperaturen den Verlauf des Dichte-Tiefen Profils, also auch die Tiefe des
Ubergangs von Firn zu Eis. Reinwarth et al. (1985) nennen fiir das Ekstrém-
Schelfeis Werte um -17°C gegeniiber -25°C im Randbereich von FRIS, mit ab-
nehmender Tendenz landeinwérts. Danach ist kompaktes Eis fiir EKSTROM in
geringeren Tiefen als fir FRIS zu erwarten. Entsprechend hdéher ist bei gleicher

Eisméchtigkeit die mittlere Eisdichte.
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5.2 Die diagnostische Lésung

Wie aus den hdheren Jahresmitteltemperaturen zu erwarten ist, gelten fiir das Ek-
strdm-Schelfeis héhere FlieBparameter als fiir FRIS. Mit A=5x10-16 kPa-3s-1, ent-
sprechend einer vertikal gemittelten Eistemperatur von -119C (FRIS = -17°C) ergibt
die Lésung von (3.20) und (3.21) zu der heutigen Venreilung der Eisméchtigkeiten
das in Abbildung 5.3 a) gezeigte FlieBmuster. Deutlich wird das bereits aus
Feldmessungen erwartete Umschwenken in nordwestliche Richtung und das Ab-
zweigen ein kleineren Armes nach Nordosten. Die Betrdge der simulierten Flie3ge-
schwindigkeiten Ubersteigen 200 m/a im Hauptstrom. Bei GvN werden Groéfen-
ordnungen von 70 m/a erreicht. Im Bereich nérdlich des Halfvar Rickens sind die
simulierten Geschwindigkeiten sehr gering. Betrage unter 30 m/a deuten darauf
hin, dafB3 dieser Teil des Schelfeises vom Rest nahezu isoliert ist.

Abbildung 5.3 b) zeigt die Abweichungen von gemessenen und berechneten
FlieBgeschwindigkeiten. Die Pfeile entsprechen der Richtung und dem Betrag des
Differenzvektors. Dem simulierten Geschwindigkeitsfeld ist eine generelle Uberein-
stimmung mit Feldmessungen zu konstatieren. Die Abweichungen liegen in der
GréBenordnung von 10 %. Lediglich im Bereich um GvN ist der FluB des Schelfei-
ses schwer zu reproduzieren. Hier kann der Einflu3 benachbarter Eishdcker bisher
nicht ausreichend bericksichtigt werden. AuBerdem unterliegt das Schelfeis star-
ken transversalen Spannungen, die die Formation von Spalten im Kantenbereich
férdern. Damit verbunden, verliert das FlieBgesetz lokal seine allgemeine Gultig-

keit.
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Abb. 5.3: Ekstrom-Schelfeis - a) simulierte FlieBgeschwindigkeiten. FlieBparameter
A = 5x10-16kPa-3s-1 (-110C). Auf jedem zweiten Gitterpunkt des Modellgebietes
repréasentiert ein FlieBvektor Betrag und Richtung des Eisflusses. Deutlich wird
die bereits aus Feldmessungen erwartete allgemeine FlieBrichtung. Im Haupt-
strom Ubersteigen die Geschwindigkeiten 200 m/a; im Bereich um GvN liegen
sie bei etwa 70 m/a. b) Abweichungen von gemessenen und berechneten FlieB-
geschwindigkeiten. Die Differenzenen liegen allgemein in der GréBenordnung
des MeBfehiers (< 25 m/a). Im Kantenbereich nahe der Eishcker erreichen die
Modellergebnisse weniger als 50 % der MeBwerte.
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5.3 Interpretation der Ergebnisse

Bisher kann das benutzte Modell nur teilweise den FluB des Ekstrom-Schelfeises
simulieren. GroéBere Abweichungen im norddstlichen Bereich resultieren aus der
noch unvolistandigen Erfassung von 'ice rumples’. Um das heutige Geschwindig-
keitsfeld besser zu reproduzieren, ist deren EinfluB mehr Interesse zu widmen.
Notwendig ist eine genauere Vermessung der Oberfldchentopographie und der
Wassertiefen, um die Bremswirkung gemaB Gleichung (3.22) zu quantifizieren.
Prognostische Studien der Dynamik des Ekstrom-Schelfeises erfordern bessere
Daten tber die Bilanzflisse an der Aufsetzlinie. Diese sind aus Massenbilanzrech-
nungen oder durch direkte Messungen von Eisméachtigkeiten und FlieBgeschwin-
digkeiten zu gewinnen. Beides, sowohl die Topographie der Eishécker als auch die
Bilanzflisse, sollte wegen der prinzipiell guten Zug&nglichkeit des Schelfeises in

zukdinftigen Expeditionen mefBbar sein.
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6 Das gekoppelte System Landeis-Schelfeis

Klimatische Randbedingungen in Form von Akkumulations- und Ablationsraten
beeinflussen die rdumliche Ausdehnung eines Schelfeises. Prognostische Studien
zur Dynamik des Filchner-Ronne Schelfeises mit Hilfe des vorliegenden Schelf-
eismodells deuten unter verdnderten MassenbilanzgroBen eine Migration der
Schelfeisrander an. Wegen der physikalischen Beschrdnkung des Modells und
schlecht bekannter Randbedingungen sind dazu keine quantitativen Aussagen
moglich. Einerseits kann das Modell lediglich das FlieBen von Schelfeisen simu-
lieren, andererseits ist die Physik des Kalbens groBer Eisberge bisher unverstan-
den. Das heif3it, daB sowohi die Position der Aufsetzlinie als auch die der Schelf-
eiskante mit dem vorliegenden Modell nicht zu erfassen ist.

Auf dem Weg zu einem Gesamtverstdndnis der Dynamik des antarktischen
Eisschildes und dessen Sensitivitat bezlglich kinftiger Klimaveranderungen ist es
ratsam, das Schelfeismodell mit einem Landeismodell zu koppeln. Dann kénnen,
sofern die Bodentopographie bekannt ist, in prognostischen Rechnungen die
Variationen der Ausdehnung eines Schelfeises, zumindest auf der Landseite simu-
liert werden. Wegen der unterschiedlichen Zeitskalen zum Aufbau eines Gileich-
gewichts reagiert ein Schelfeis schneller als ein Eisschild auf Stérungen von
auBen. Ist man in der Lage, die Interaktionen zu beschreiben, kénnen aus Beob-
achtungen im Schelfeisgebiet Rickschllisse auf Zust&dnde im Landesinneren gezo-
gen werden (Stephenson und Bindschadler, 1988). |

Weder fir FRIS noch fir EKSTROM liegen gegenwértig hinreichend genaue Daten
der Meerestiefe und der Topographie des Eisuntergrundes im Ubergangsbereich
an der Aufsetziinie vor. In diesem Kapitel wird daher an einem idealen Landeis-

Schelfeis System mit vorgegebener Bodentopographie und definiertem Einzugs-
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gebiet eine Modellversion getestet, die, sobald ausreichende Feldmessungen vor-

liegen, auf ein reelles Schelfeis anwendbar ist.

6.1 Das erweiterte Modell

Das in Kapitel 3 beschriebene Schelfeismodell erfaBt im gekoppelten System die
Kinematik des Schelfeises. Hier resultieren die Bewegungsraten aus einer Strek-
kung des Eises infolge dominierender Longitudinalspannungen. Wegen vernach-
lassigbarer, vertikaler Scherspannungen sind die FlieBgeschwindigkeiten tiefenun-
abhangig. im Gegensatz dazu zeigt das am Untergrund festgefrorene Inlandeis nur
innere Deformation infolge vertikaler Scherung, wéhrend Streckung zu vernach-
lassigen ist (Paterson, 1981). Die Horizontalkomponenten des (iberlastenden Eis-

druckes bringen gemén

Txz(z) = pig{zs-2)dzs/ox
Txz(2z) = pig(zg-2)dzg/ox ; (6.1)

die tiefenabh&ngigen Scherspannungen auf. Es sind zg die H6he der Eisoberfla-
che, pi die Eisdichte und g der Betrag der Erdbeschleunigung. z gibt die Tiefe be-
zliglich des Meeresspiegels an. An der Oberflache (z = zg) verschwinden die
Scherkréfte, an der Eisunterseite (z = zg-H) sind sie maximal. Am Boden, wo
Scherkréfte und Reibungskréfte im Gleichgewicht sind, treten die gréBten Deforma-
tionsraten auf. Sie folgen explizit aus dem verallgemeinerten FlieBgesetz von Nye

(1957):
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Darin sind A der temperaturabhéngige FlieBparameter und 1 die effektiven Scher-
spannung. n = 3 verdeutlicht die Nichtlinearitdt des FlieBgesetzes. Wegen fehlen-
der Longitudinalspannungen gilt flir die effektive Scherspannung einfach (vgl.

(3.14)):

C= et 7 (6.3)

Durch vertikale integration in den Grenzen von zg bis z folgt aus (6.2) die
Geschwindigkeits-Tiefen Funktion. Ist das Eis am Untergrund festgefroren, die
Bewegung also auf innere Deformation beschrankt, gilt fir die Komponenten der

vertikal gemittelten FlieBgeschwindigkeit (Paterson, 1981):

dz_ .2 dz_ .2 dz 4

() +(5)) - 5IH

u=2A-(p

i

HG ) 5H (6.4)

Wegen der nach unten anwachsenden Scherspannungen sind die Deformations-
raten in Bodenndhe maximal. Da in der Bodenregion auBBerdem die hdchsten Eis-
temperaturen auftreten, tragt sie tberproportional zur FlieBbewegung bei. Dieser
Effekt entspricht etwa einer Verdopplung des vertikal gemittelten FlieBparameters
A. (Huybrechts, pers. Mitt.)

Mit zunehmendem EinfluB von Longitudinalspannungen zum Schelfeis hin erfolgt
eine stetige Umwandlung des Deformationstyps von reiner Scherung zu reiner

Streckung. Im Ubergangsbereich liegt das Eis noch teilweise auf dem Untergrund
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auf, hat aber bereits eine FlieBkomponente, die auf basales Gleiten zuriickzufihren
ist. Besteht zudem der Untergrund aus einer wasserfihrenden, deformierbaren
Sedimentschicht, flhren Scherungen im Untergrund zu einer weiteren Erhdhung
der FlieBgeschwindigkeiten (Alley et al., 1986; MacAyeal, 1989; Engelhardt et al.,
1990).

Im vorliegenden Modell wird kein Versuch unternommen, die Elemente des Span-
nungsdeviators im Ubergangsbereich quantitativ zu bestimmen. Van der Veen
(1987) macht einen derartigen Ansatz, bleibt aber auf die Dimensionen der vertika-
len Ebene beschrénkt. Whillans et al. (1989) berechnen fir den, in das Ross-
Schelfeis flieBenden Eisstrom B eine Kréftebilanz mit Hilfe des FlieBgesetzes und
umfangreicher Feldmessungen. Trotz des erheblichen mathematischen Aufwandes
sind beide Ansétze nicht Uberzeugend. Ohne die dritte Dimension kann Van der
Veen horizontale Scherkrifte nicht erfassen; die Ergebnisse von Whillans et al.
héngen von der Qualitdt der Feldmessungen ab. im vorliegenden Modell wird
deshalb die Ubergangszone wie ein Schelfeis behandelt, das dort endet, wo die
Eisoberflache mehr als 30 m Uber die Héhe des Schwimmgleichgewichtes

hinausragt. Liegt zg dartber, erfolgt das FlieBen nur durch vertikale Scherung.

Gehen die in der Ubergangszone anzutreffenden Oberflachenneigungen 0zs/dx
und dzg/dy in das Schelfeismodell ein, werden Uberhdhte Flie3geschwindigkeiten
berechnet. Eine Kompensation erfolgt durch den in Abschnitt 3.1.1 beschriebenen
Bremsmechanismus flr Eishdcker. Wie in (3.22) erhalt die Neigungskomponente
eine von z* abhangende Wichtung. z* ist durch die Eism&chtigkeit H, die Wasser-

tiefe zp und die Dichten von Eis und Meerwasser folgendermaBen definiert:

Y=H-2zp- pwpi (6.5)
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Fir den Koeffizienten der Wichtung gilt:
r=(1-2z"zp) z20=30m, z"<zp.

Zwischen dem unbeeinfluBten Schelfeis (z* = 0) und dem Inlandeis (z* > 30 m)
reduziert die Multiplikation mit r die Effektivitat der Eisdickengradienten auf die
Bewegung des gebremsten Schelfeises.

Nach der diagnostischen Bestimmung der FlieBgeschwindigkeiten als Lésung von
(3.20) und (3.21) im Schelfeis, sowie von (6.4) im [nlandeis, folgen aus der
Kontinuitatsgleichung fiir dem MassenfiuB (3.24)

oH __ 9 -2 -
—at-— aX(HU) ay(HV)+ a-m

zeitliche Anderungen der Eismachtigkeiten.

6.2 Das Modeligebiet und die Eingangsdaten

Das quadratische Modellgebiet umfaBt 49 x 49 Gitterpunkte mit einem Gitterab-
stand von 10 km. Die Dimensionen sind willklirlich gewahlt, aber doch so groB, daB
sich in dem System ein Schelfeis durchschnittlicher GréBe (ca. 200 x 200 km) aus-
bilden kann. Eine definierte Bodentopographie mit Wassertiefen von zp = 200 m bis
Zzp = 700 m ist vorgegeben (Abb. 6.1). Sie ist in prognostischen Simulationen

stationér, ein isostatischer Ausgleich der Erdkruste unter wechselnden Eisauflasten

69



bleibt unberlicksichtigt. Die Wassertiefen sind so gewahlt, da3 eine dreiseitig ein-
gefaBte Depression an der vierten Seite des Modeligebietes maximal ist. Die
Schelfeisfront wird einen GroBteil dieser Seite einnehmen,

Zu Beginn der zeitabhangigen Simulation liegt Uber dem Modellgebiet eine
Eisdecke von 600 m Mé&chtigkeit, die fir den Zeitpunkt t = O die Verteilung von

Land- und Scheilfeis festlegt. Dabei gilt fir das Schelfeis die Isostasiebedingung

H < zp pw/pi + 2° (6.6)

Im Modell betragt die Dichte des Meerwassers py 1027 kgm-3, die des Eises 900
kgm-3. Die Wahl von z* = 30 m tragt dem FlieBen in der Ubergangszone und (ber
ice rumples Rechnung. An den landseitigen Réndern gilt ein MassenfluB, der ei-
nem 200 km zurlickreichenden Einzugsgebiet entspricht. Hier, wie im gesamten

Modeligebiet gilt eine konstante Akkumulationsrate von 0,2 m/a Eis&quivalent .

Das in Abschnitt 3.3 beschriebene numerische Verfahren liefert die FlieBge-
schwindigkeiten im Schelfeis und in der Ubergangszone. Hier gilt ein raumlich
konstanter FlieBparameter von A=2,5x10-16 kPa-3a-1 (-17°C). Im Gebiet des In-
landeises folgen die FlieBkomponenten u,v aus den in zentralen Differenzen ap-

proximierten Gleichungen (6.4) gemaB:

284, = 254 Z5; 1~ hsi. ity £841 7 25, 4
u,=5A0p,al( 12dx 2l 12dy = 12dx H
2547 Z5 .42 Z8; ja™ ZS; a2 25T 25 4
V= AR Ol g+ ()

Der darin enthaltene FlieBparameter A=5x10-16kPa-3s-1 tragt der verstarkten

Scherdeformation in der Ndhe des Untergrundes Rechnung. Die Lésung der Konti-
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nuitéatsgleichung erfolgt nach dem Muster in Abschnitt 3.3, wobei ein Zeitschritt von

0,25 Jahren optimal ist. Schmelzen an der Eisunterseite bleibt unbericksichtigt.

6.3 Zeitliche Entwickiung des Systems

Ein prognostischer Rechenlauf simuliert die zeitliche Entwickiung des Systems
beginnend mit einer gleichmaBig verteilten Eisbedeckung bis hin zu einem nahezu
stationdren Zustand nach 5000 Jahren. Momentaufnahmen aus dieser Simulation
verdeutlichen den Gang der Entwicklung des Systems.

Der Anfangszustand gleicher Eismachtigkeiten von Eisschild und Schelfeis
unterliegt einer schnellen Anderung. GroBe Eisdicken im Schelfeis verursachen
groBe FlieBgeschwindigkeiten, wahrend noch geringe Oberflachenneigungen das
Landeis kaum in Bewegung setzen kdnnen. Infolgedessen dinnt das Schelfeis
vom Rand her schnell aus. Gleichzeitig wachsen mit den Zuflissen in das
Modeligebiet mit den Eisdicken auch die Neigungen der Oberflache im Inlandeis.
Bereits nach 500 Jahren ist die Fliche des Schelfeises durch Ruckschreiten der
Aufsetzlinie nahezu verdoppelt. Die maximalen FlieBgeschwindigkeiten sind von
2300 m/a auf 800 m/a reduziert. An der Schelieisfront betragen die Eisdicken nur
noch 300 m, wohingegen das Inlandeis am Modellrand bereits 1400 m erreicht. Im
Laufe der Simulation schreitet die Aufsetzlinie weiter zurlick, da aus dem I[nland
noch nicht gentigend Eis nachgeliefert wird. Erst nach etwa 2000 Jahren hat das

Inlandeis eine Form erreicht, die in der Lage ist, den MassenfluB vom Rand auf das
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Schelfeis zu Ubertragen. Die Folge sind zunehmende Eisdicken im Schelfeis und
eine vorschreitende Aufsetzlinie. Abbildung 6.1 zeigt die Entwicklung des Systems
bis zu einer Simulationszeit von 5000 Jahren. Selbst wenn das trdge Inlandeis
noch keinen stationdren Zustand erreicht haben sollte, werden aus dem Modeli die

unterschiedlichen dynamischen Eigenarten von Schelfeis und Inlandeis deutiich.

Abb. 6.1 (folgende Seite): Das gekoppelte System - zeitliche Entwicklung
von Schelfeis und Inlandeis in einem Gebiet mit vorgebener Boden-
topographie. Zuflisse erfoigen Uber den Rand des inlandeises und Uber
Akkumulation von Niederschidgen. Im gesamten Modellgebiet wie auch
im 200 km zurlickreichenden Einzugsgebiet gilt eine Akkumulationrate
von 0,2 m/a. Die gezeigten Stadien reprasentieren 1: 0, 2: 500, 3: 2000,
4: 4000 und 5: 5000 Jahre Simulationszeit. Ein Vektor auf jedem vierten
Gitterpunkt gibt Betrag und Richtung der FlieBgeschwindigkeit an, die im
Inlandeis vertikal gemittelt ist.
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6.4 Interpretation der Ergebnisse

Die gezeigten Ergebnisse basieren auf einem Modell, das zumindest im Bereich
des Inlandeises erhebliche Einschrankungen der Physik enthalt. Nicht nur die fur
die Deformations- und FlieBraten wichtige vertikale Temperaturverteilung wird grob
angenédhert, sondern auch eine isostatische Reaktion der Erdkruste bleibt unbe-
ricksichtigt. Die Annahme einer gleichférmigen Akkumulationsrate ist fragwlrdig,
wenn die H6he der Eisoberflache von etwa 50 m auf dem Schelfeis bis auf Uber
2000 m am landseitigen Rand des Modellgebietes zunimmt. Nach Giovinetto und
Bull (1987} variieren aber die Akkumulationsraten in der Antarktis um mehr als eine
GréBenordnung.

Prinzipiell ist es mo&glich, die Eistemperaturen, das Verhalten der Erdkruste und pa-
rameterisierte Akkumulationsraten in das Modell einzubeziehen (Huybrechts,
1990). Das bedeutet aber einen Mehraufwand an Rechenzeit, denn zumindest das
Temperaturfeld im Inlandeis braucht sehr lange, um einen stationdren Zustand zu
erreichen (Herterich, 1988).

Trotz der vorgenommenen Vereinfachungen zeigen die Modellergebnisse den
grundsétzlichen Unterschied von Figur, Dynamik und Zeitskalen beider Eiskom-
ponenten. So stehen groBe Eism&chtigkeiten im Inlandeis mit hohen Neigungen im
Ubergangsbereich einem nahezu ebenen und schnell flieBenden Schelfeis ge-
genuber. Letzteres unterliegt in seiner Entwicklung Zeitskalen von wenigen hundert
Jahren, weswegen es schnell auf &uBere Stérungen reagiert. Der EinfluB solcher
Stérungen, die zum Beispiel durch einen, Abschmeizen bewirkenden Qzean oder
durch schwankende Meeresspiegelhdhen erzeugt werden, ist in weiteren Modell-

rechnungen zu untersuchen.
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7 SchiuBbemerkungen

Die Intention der vorliegenden Arbeit lag darin, ein Schelfeismodell zu entwerfen,
das in der Lage ist, nicht nur den heutigen Flu3 von Schelfeisen zu reproduzieren,
sondern auch die zeitliche Entwickiung der Dynamik unter wechselnden
Randbedingungen zu simulieren. Die Funktionalitdt des Modells zeigt sich bei der
Anwendung auf das Filchner-Ronne Schelfeis, das bereits mehrfach Gegenstand
von FE-Simulationen war (z. B. Lange & MacAyeal, 1986). Durch Definition eines
Bremsmechanismus flir Gebiete, in denen das Schelfeis Bodenkontakt hat, konnte

das simulierte FlieBmuster verbessert werden.

Aus dem Vergleich von gemessenen und simulierten Eisdicken aus prognosti-
schen Modelldufen erwachsen eine Reihe von Erkenntnissen bezlglich der Me-
chanismen, die das Gleichgewichtsprofil eines Schelfeises bestimmen. Besonders
die Wechselwirkungen von Schelfeis und Ozean in Form lokal variierender
Schmeiz- oder Anlagerungsraten haben einen groBen EinfluB auf den Massen-

haushalt, die Figur und die Dynamik eines Schelfeises.

Um die hier anschlieBende Frage nach der Bedeutung der Schelfeise flr den
Zustand des antarktischen Eisschildes quantitativ beantworten zu kénnen, sind
Studien nétig, die das gekoppelte System Eisschild - Schelfeis erfassen. Dennoch
lant sich jetzt sagen, daB der Ozean nicht nur auf dem Umweg Uber die At-
mosphére mit verdnderten Niederschlagsraten auf den Gleichgewichtszustand der
antarktischen Eismasse einwirkt. Auch oder gerade umfangreiches Schmelzen
unter dem Schelfeis beeinfluBt dessen Gleichgewichtsprofil und damit auch die

Position der Aufsetzlinie, der landseitigen Berandung eines Schelfeises.
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Auf dem Weg zu einem besseren Verstdndnis der Dynamik des antarktischen
Eisschildes leistet die Kopplung des Schelfeismodells an ein Landeismodell
wertvolle Hilfe. Anstelle dabei die gesamte Antarktis zu betrachten, kann die
Beschréankung auf ein einzelnes Schelfeis und dessen Einzugsgebiet bei einer
hohen rdumlichen Aufldsung neue Erkenntnisse Uber die Wechselwirkungen der
beteiligten Komponenten liefern. Der EinfluB schwankender MeeresspiegelhGhen
sowie temporér auftretender Eishécker und Eiskuppeln auf die Eisdynamik ist in
kinftigen Studien ebenso zu untersuchen wie die Reaktion auf verdnderte
Niederschlagsraten aus einer moglicherweise erwarmten Erdatmosphare. Fir
derartige Untersuchungen bietet sich das Ekstrém-Schelfeis aufgrund seiner guten
logistischen Zugénglichkeit als Testgebiet an. Zur Modellierung bisher fehlende
GréBen beziglich des Massenhaushaltes oder der Topographie von Meeresboden
und Eisoberflache diirften in klinftigen Expeditionen mit relativ geringem Aufwand
zu gewinnen sein. SchiieBlich liegt EKSTROM in der Reichweite der Altimeterdaten
liefernden Satelliten (Geosat, (bis 1989); ERS1, (ab 1991) ), die relative Hohen-
anderungen der Eisoberflache sehr genau erfassen kénnen. Damit ist langfristig
durch den Vergleich mit Messungen die Verifikation der mit Modellen berechneten

Zustands&nderungen mdglich.
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