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[...]|“No apology is made for introducing mathematics. In the author’s opinion, a
mere handful of mathematical physicists, who may seldom set foot on a glacier,
have contributed far more to the understanding of the subject than have hundered
measures of ablation stakes or recorders of advances and retreats of glacier termi-
ni. This is not to say that the latter are unimportant; in glaciology, as in other
branches of science, there is a place for both the theoretical and the experimental
approach.”|[...|] (Paterson, 1994)
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Kurzfassung

Die Eiskappe von King George Island (Siidshetland Inseln, Antarktis) wird aufgrund ihrer
Grofse und geographischen Lage als temperiert und hinsichtlich des beobachteten Temperatur-
anstiegs entlang der Antarktischen Halbinsel als sensitiv eingestuft. Insbesondere die wihrend
der letzten 50 Jahre beobachteten glazialen Verdnderungen konnen mit der im Bereich der
Antarktischen Halbinsel nachgewiesenen regionalen Erwdrmung in Zusammenhang gebracht
werden. Im Hinblick auf die vielen Anzeichen fiir aktuelle klimatische und glaziologische Ver-
dnderungen in dieser Region befasst sich die vorliegende Arbeit mit der Dokumentation und
Erweiterung der Kenntnis des gegenwértigen glazialen Zustandes und der Fliefdynamik der
Eiskappe von King George Island.

Im Rahmen dieser Arbeit wurden anhand von Satellitenbildern und DGPS (Differentiellen
GPS)-Messungen Gletscherriickziige und signifikante Hohenénderungen in den vergletscher-
ten Rand- und Kiistenbereichen der Insel abgeleitet; diese verdeutlichen den voranschreiten-
den Eismassenverlust als Antwort auf die beobachtete Erwirmung. Eine Analyse von DGPS-
Messungen in den zentralen, topographisch héheren Lagen unter glaziokinematischen Gesichts-
punkten lisst keine Riickschliisse auf eine klimainduzierte Anderung der Fliekbewegung zu.

Fiir eine weitergehende Betrachtung des momentanen Bildes des glazialen Zustandes der
Eiskappe wird ein full-Stokes-Fliefmodell der neuesten Generation entwickelt und auf das
Untersuchungsgebiet angewendet. Das Flielsmodell basiert auf den Erhaltungsgleichungen fiir
Masse, Impuls und Energie und beriicksichtigt die Rheologieeigenschaften von polytherma-
len Eismassen. Mit Hilfe des Programmpaketes COMSOL Multiphysics© wurde das Modell
implementiert und, unter anderem, im Rahmen der Vergleichsstudie ISMIP-HOM (Ice Sheet
Model Intercomparison Project for Higher Order Models) erfolgreich verifiziert.

Die Anwendung auf das Modellierungsgebiet der Eiskappe von King George Island erfordert
die Assimilation verschiedener Datensétze: Die bendtigten digitalen Gelindemodelle der To-
pographie der Eisoberseite, der Eisméchtigkeit und des subglazialen Felsreliefs werden im we-
sentlichen aus bodengebundenen und fluggestiitzen Messdaten mehrerer durchgefiihrter Feld-
kampagnen abgeleitet. Insbesondere der Einbezug fluggestiitzter GPR (Ground Penetrating
Radar)-Messungen mit dem am Institut fiir Geophysik (Universitat Miinster) entwickelten
30 MHz BGR-P30-System vervollstindigt das Bild. In-situ gemessene Eisoberseitengeschwin-
digkeiten werden primér zur Bewertung und Optimierung der numerischen Modellstudien
eingesetzt.

Aus der hier prisentierten Vergleichsstudie zwischen gemessenen und berechneten Geschwin-
digkeiten konnen, unter anderem, zwei Kernaussagen in Bezug auf Eiskappenfliefmodellie-
rung gewonnen werden. Zum ersten kann gezeigt werden, dass umfangreiche Parameterstu-
dien unerldsslich sind, um mehrere fliefdynamisch-thermodynamisch koexistente Lésungen
zu bewerten und/oder auszuschliefen. Zum zweiten wird deutlich, dass das Miteinbeziehen
von Gletschergleit-Mechanismen in der numerischen Berechnung absolut notwendig ist, um
ein realistisches Fliessfeld an der Oberfliche dieser subpolaren Eiskappe zu bestimmen. Als
Schlussfolgerung wird gegeniiber der allgemeinen Annahme einer durchweg temperierten Eis-
kappe ein polythermaler Eiskérper mit einem ausgedehnten Kalteisbereich postuliert.
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Abstract

Due to its small size and geographical location, the King George ice cap Island (South Shet-
land Islands, Antarctica) is regarded as temperate and sensitive to the observed temperature
increase along the Antarctic Peninsula. Especially the glacial changes observed during the last
50 years can be connected with the regional warming. Based on various indications of on-going
climatic and glacial changes in this region the work focuses on reviewing and enhancing the
knowledge of the present glacial state and flow dynamics of the King George Island ice cap.

By means of satellite images and DGPS (Differential GPS) measurements considerable
height changes and glacier retreats were derived at the glacierized margins and shores; this
underlines the continued ice mass loss as a response to the observed warming. Nevertheless, a
glaciokinematic analysis of DGPS measurements in the central, topographically higher parts,
admits no conclusions on a climate-induced change of the flow dynamics.

For further consideration of the current glacial state of the ice cap, a full-Stokes flow-
model belonging to the newest generation was developed and applied to the investigation
area. It is based on the balance equations for mass, momentum, and energy and takes rheology
properties of polythermal ice masses into account. The model is implemented in the commercial
software package COMSOL Multiphysics© and was successfully verified within the scope of the
international intercomparison project ISMIP-HOM (Ice Sheet Model Intercomparison Project
for Higher Order Models).

The application of the flow-model to the selected model area of the ice cap requires the
assimilation of several input datasets: the used digital elevation models of the ice surface to-
pography, the ice thickness and the subglacial relief are basically derived from groundbased
and airborne data of several conducted field campaigns. In particular, the inclusion of airborne
GPR (Ground Penetrating Radar) measurements with the 30 MHz BGR-P30-System develo-
ped at the Institute of Geophysics (University of Miinster) completes the mapping. In-situ
measured ice surface velocities are used primarily for the assessment and optimization of the
numerical model studies.

The combined field and modeling study performed in this research leads to two main conclu-
sions. First, it is essential to establish a statistical framework involving ensembles of parameter
studies to assess and/or to exclude several coexistent flowdynamic-thermodynamical soluti-
ons. Second, in order to realistically model the glacier velocity distribution, it is mandatory
to include basal motion in the computation of the three dimensional velocity field of the ice
cap. As a result, a polythermal ice body with a spatially extended cold ice area is postulated
compared to the general assumption of a completely temperate ice cap.
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Kapitel 1
Einleitung

Eine der wichtigsten Komponenten im System Erde stellt die Kryosphére dar. Dabei machen
Eisschilde bei weitem den groften Anteil des auf der Erde vorhandenem Eisvolumens aus. De-
ren Volumen und réumliche Ausdehnung haben einen bedeutenden Einfluss auf den mittleren
globalen Meeresspiegel und das Strahlungsgleichgewicht und beeinflussen das Klima der Er-
de. Die aktuelle IPCC-2007 (Intergovernmental Panel of Climate Change)-Bewertung schitzt
ein, dass der Antarktische und Gronldndische Eisschild bis zu mehr als 60m zum aktuellen
globalen Meeresspiegelanstieg beitragen (Bamber et al., 2001; Lythe et al., 2001; IPCC, 2007;
Lemke et al., 2007). Fiir die kleineren Gletscher und Eiskappen (GIC, glaciers and ice caps)
wird hingegen ein Wert zwischen 15 und 37 cm Beitrag zum aktuellen globalen Meeresspiegel-
anstieg geschéitzt. Im Vergleich des eustatischen Meeresspiegelanstieges von den Eisschilden
der Antarktis und Gronland ist dieser Wert klein; gleichwohl wird erwartet, dass die GIC’s in
umittelbarer Zukunft die groften Beitrige liefern (Meier et al., 2007), insbesondere da sich ihr
geschatzter Beitrag seit der IPCC-2001-Bewertung um 40 % erhoht hat (Kaser et al., 2006).
Allerdings beruhen diese globalen Schitzungen auf der Extrapolation von sehr wenigen di-
rekten Volumen- und Massenbilanzmessungen der GIC’s; eine Inventarisierung ist bislang nur
sehr spérlich vorhanden.

Weiterhin schétzt die IPCC-2007-Bewertung ein, dass die Summe aller Beitrdge fiir die
Zeitperiode von 1961 bis 2004 einen Anstieg des globalen Meeresspiegels von 1.14+0.5mma ™"
zur Folge hatte. Da momentan ein Anstieg von 1.8 & 0.5mma~! beobachtet wird, bleibt eine
Liicke von 0.7 = 0.7mma~!. Hock et al. (2009) konnen zeigen, dass diese Liicke groktenteils
auf die GIC’s der Antarktischen Halbinsel zuriickzufiihren sind (ca. 28 %), da deren Beitrag in
der IPCC-2007-Bewertung aufgrund des Fehlens von in-situ Messungen extrapoliert oder auch
ausgeschlossen ist (z. B. Cogley, 2005; Raper und Braithwaite, 2006). Dies unterstreicht die
Rolle der GIC’s entlang der Antarktischen Halbinsel mit einem signifkant unterschiedlichen
Klima gegeniiber den kalten Bedingungen der grofen Eisschilde; in vielen Studien wird die
Dringlichkeit der verbesserten Bestandsaufnahme der GIC’s in den globalen Dantenbanken
WGMS (World Glacier Monitoring Service) und NSIDC (National Snow and Ice Data Center)
betont (Dyurgerov und Meier, 2005; Cogley, 2005, 2009; Kaser et al., 2006; Lemke et al., 2007;
IPCC, 2007; Hock et al., 2009; Radi¢ und Hock, 2010)

Dariiber hinaus ist der Bereich der Antarktischen Halbinsel weltweit mit am stérksten von
der globalen Klimaerwérmung betroffen. Aufgrund ihrer Gréfse und Lage in maritimen Kli-
mabedingungen werden die GIC’s am Rand der Antarktis als besonders sensitiv fiir Klimadn-
derungen eingestuft. Sie besitzen gegeniiber dem antarktischen Eisschild eine kiirzere Reakti-
onszeit und konnen daher zur Beobachtung von klimainduzierten Verdnderungen dienen. Der
Kenntnis iiber die Dynamik und die Massenbilanz der kleineren Eismassen in den sensitiven
Kiistenbereichen kommt daher eine Schliisselrolle zu.

Um Verdnderungen der Kryosphére moglichst umfassend und detailliert zu beschreiben, be-



Kapitel 1 FEinleitung

darf es der Bestimmung von glaziologischen Basisgréfien. In diesem Kontext stellen numerische
Fliekmodelle ein bedeutendes Werkzeug zur Beschreibung der Fliefdynamik von Eismassen
dar. Die theoretische Beschreibung des Fliefsens von Eis beruht auf der Annahme, dass po-
lykristallines Eis eine viskose, inkompressible Fliissigkeit ist. Mit Hilfe kontinuumsmechani-
scher Methoden werden Bilanzgleichungen aufgestellt und durch Stoffgesetzte komplementiert.
Hierbei ist zu beriicksichtigen, dass das in Gletschern vorkommende Eis in zwei grundséitz-
lich verschiedenen Zusténden existiert: Kaltes Eis ist durch eine Temperatur unterhalb des
druckkorrigierten Schmelzpunktes charakterisiert; es macht in den grofen Eisschilden der Er-
de den weitaus grofsten Anteil aus. Temperiertes Eis befindet sich exakt am druckkorrigierten
Schmelzpunkt, demzufolge kann dieses Eis zusétzlich Wasser in geringer Menge aufweisen; in
den grofsen Kisschilden kann temperiertes Eis in diinnen bodennahen Schichten auftreten, wel-
che das Fliefsverhalten entscheidend mit beeinflussen. Die kleineren zirkumpolaren Eiskappen
und Gletscher gelten im Allgemeinen als temperiert. Gletscher die beide Phasen enthalten,
werden als polythermal bezeichnet.

In der Literatur finden sich zahlreiche Studien, die dreidimensionale thermodynamisch ge-
koppelte Flielimodelle fiir die Untersuchung klimatologischer und glaziologischer Fragestel-
lungen nutzen. Das einzige Modell, welches polythermale Eisschilde addquat behandeln kann
(SICOPOLIS; simulation code for polythermal ice sheets), basiert auf den Gleichungen der
STA (Shallow Ice Approximation), welche das Verhiltnis zwischen geringer vertikaler zu ho-
her horizontaler Ausdehnung grofiskaliger Inlandeisschilde ausnutzt. Es wurde gezeigt, dass
die Niherungen der SIA im Bereich von Eisstromen, Fisscheiden und kleineren Eiskappen
und Gletschern nicht mehr giiltig sind und auf Modelle héherer Ordung oder ein sogenann-
tes full-Stokes-Modell zuriickgegriffen werden muss. Des Weiteren konstatierte die aktuelle
IPCC-2007-Bewertung:

[...] “Dynamical processes related to ice flow not included in current [computer| mo-
dels but suggested by recent observations could increase the vulnerability of the ice
sheets to warming, increasing future sea level rise. Understanding of these processes
is limited and there is no consensus on their magnitude.”|...]

Mit anderen Worten: Die vor 2007 verwendeten numerischen Fliefsmodelle konnten nur wenige
wichtige Prozesse représentieren, die zu einem signifikanten Anstieg des Meeresspiegels fithren
kénnen. Um Prognosen der KEisevolution und Massenbilanz zu quantifizieren, ist zuvor eine
genaue Kenntnis und Reproduktion des aktuellen glaziologischen Zustandes und der vorherr-
schenden Prozesse unerlisslich. Auf der Grundlage von in-situ Messungen und Beobachtun-
gen und den daraus resultierenden Erkenntnissen ist noch keine umfassende Quantifizierung
der wesentlichen eisdynamischen Basisgrofen sowie eine genaue Bestimmung der einzelnen
Massenbilanzgréfien und deren Beitrag zum eustatischen Meeresspiegelanstieg moglich. Das
Einschétzen dieser Beitrages verlangt verifizierte und gut validierte numerische Fliefmodel-
le. Um dieses Ziel zu erreichen, miissen in-situ gemessene Basisgrofen zu den Simulationen
als Eingabe- und Validierungsparameter herangezogen werden. Diese Vorgehensweise ist ein
Zusammenspiel zwischen Messung und Numerik.



Ziele der Arbeit

Das Forschungsinteresse dieser Arbeit gilt der subpolaren Eiskappe von King George Island
(Stidshetland-Inseln). Diese wird aufgrund ihrer Grofe und geographischen Lage als temperiert
und hinsichtlich des beobachteten Temperaturanstieges entlang der Antarktischen Halbinsel
als sensitiv eingestuft. Das {ibergeordnete Ziel dieser Arbeit ist eine Dokumentation und Er-
weiterung der Kenntnis des gegenwértigen glazialen Zustandes der Eiskappe. Hierzu werden
einerseits umfangreiche in-situ Messungen aus mehreren durchgefithrten Feldkampagnen aus-
gewertet und analysiert und andererseits wird ein numerisches full-Stokes-Fliefkmodell auf das
Untersuchungsgebiet angewendet. Fiir die vorliegende Arbeit ergeben sich folgende einzelne
Zielsetzungen:

1. Um die Topographie der Eisoberseite, die Eisméchtigkeitsverteilung und das subglazia-
le Felsbettrelief im Untersuchungsgebiet mdglichst genau und flachendeckend abbilden
zu konnen, sollen anhand umfangreicher Flugmessdaten und geeigneter Zusatzdaten en-
sprechend digitale geometrische Modelle erstellt und fiir numerische Modellstudien zu-
ginglich gemacht werden.

2. Durchgefiithrte DGPS-Messungen werden unter glaziokinematischen Gesichtspunkten
ausgewertet. Die auf einem engen Netzwerk gemessenen in-situ Eisoberseitengeschwin-
digkeiten sollen primér zur Bewertung von numerischen Simulationen der Flielsdynamik
dienen. In die Felduntersuchungen werden aufbereitete Satellitendaten eingebunden, um
zusammen mit abgeleiteten Hohenénderungen und gemessenen Akkumulationsraten den
gegenwértigen glazialen Zustand zu bewerten.

3. Die Entwicklung und Verifizierung eines dreidimensionalen, thermodynamisch-
flielkdynamisch gekoppelten numerischen full-Stokes-Flielsmodells fiir die addquate Be-
schreibung von kleinskaligen, polythermalen Eiskappen.

4. Mittels einer numerischen, diagnostischen Modellierung soll die Eisbewegung und das
thermale Regime (d.h. das Fliefgeschwindigkeitsfeld und die Temperatur des Eises)
umfassend und detailliert quantifziert werden. Dabei sind auch charakteristische lokale
Prozesse einzubeziehen, um deren jeweilige Bedeutung fiir das groftirdumige Fliefsregime
beurteilen zu konnen.
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Strukturierung der Arbeit

Diese These lésst sich in zwei Unabhéngige in sich selbst geschlossene Teile aufspalten. Kapi-
tel 3-5 umfassen eine Abhandlung der glaziologischen Feldmessungen auf King George Island,
wohingegen die Kapitel 6-9 die numerische Behandlung der Flielsdynamik von Eiskappen zum
Thema haben.

Kapitel 2

Wissenschaftlicher Kontext: Das Kapitel gibt einen Uberblick des wissenschaftlichen Kon-
textes. Dieser gliedert sich in eine Einfithrung in das Untersuchungsgebiet und einer Wieder-
gabe des aktuellen Standes der Forschung. Spezielle Aufmerksamkeit wird den polytherma-
len/temperierten Strukturen und Eigenschaften von Gletschern und Eiskappen gewidmet.

Kapitel 3

Methodik der Feldmessungen: Die Feldmessungen sind mit verschiedenen geophysikalischen
und geodatischen Methoden unter glaziologischen Gesichtspunkten durchgefiihrt worden. Da-
ten fiir die Bestimmung von prizisen Eisoberseitengeschwindigkeiten wurden mit DGPS ge-
sammelt. Mit dem GPR-Helikoptersystem BGR-P30, das mit kurzen 30 MHz-Impulsen ar-
beitet, und mit einem mehrfrequenten GPR-Schlittensystem sind groftflichig Geometriedaten
hochauflésend kartiert worden. Die Darstellung der angewendeten Methodik mit ihren glazio-
logischen Eigenschaften ist Bestandteil diese Kapitels.

Kapitel 4

Ergebnisse der Feldmessungen: Die Ergebnisse der Feldmessungen sind aufgeteilt in die
Unterkapitel Geometrie, Eisbewegung, Gletscherriickzug, Akkumulation und Héhendnderung.

Kapitel 5

Diskussion der Feldmessungen: Die Ergebnisse der Feldmessungen werden detailliert disku-
tiert, zu fritheren Arbeiten in Bezug gesetzt und in den wissenschaftlichen Kontext eingeordnet.

Kapitel 6

Theoretische Grundlagen der FlieBdynamik von Eiskappen: Aufbauend auf den kontinu-
umsthermodynamischen Bilanzgleichungen und Sprungbedingungen fiir Masse, Impuls und
Energie fiir polythermale Eisschilde wird ein full-Stokes-Fliekmodell entwickelt. Dabei wird
das Eis rheologisch als inkompressibles, nichtlinear viskoses und wérmeleitendes Fluid ange-
nominen.

Kapitel 7

Das numerische Fliefodell: Nach einer Erlduterung der technischen Umsetzung in dem
kommerziellen FE (Finite Elemente) Programmpaket COMSOL Multiphysics© findet eine
griindliche Verfizierung des full-Stokes-Flielimodells statt. Die numerischen Lésungen miissen
analytischen Lésungen Stand halten sowie in hoch idealisierten Experimenten das intuitiv
angenommene Verhalten reproduzieren.



Kapitel 8

Ergebnisse der FlieBdynamik von King George Island: Das verifizierte full-Stokes-
Fliefmodell wird auf die Eiskappe von King George angewendet. Um die momentan herr-
schenden glazialen Verhiltnisse der Haupteiskappe von KGI umfassend, detailliert und quan-
titativ zu beschreiben, sind eine Reihe von Parameterstudien notwendig. Als Resultat wird
das Fliefregime beschreibende Fliefigeschwindigkeitsfeld und die damit zusammenhéngende
Temperaturverteilung im Eiskorper angegeben.

Kapitel 9

Diskussion der FlieBdynamik: Analog zu Kapitel 5 werden die Ergebnisse der Fliefdynamik
detailliert diskutiert, zu fritheren Arbeiten in Bezug gesetzt und in den wissenschaftlichen
Kontext eingeordnet.

Kapitel 10

Zusammenfassung und Ausblick: Basierend auf den zusammengefassten Resultaten
schlieft die Arbeit mit einem Ausblick fiir weitere potenzielle und zukiinftige Anforderungen
von wissenschaftlichen Studien auf diesem Gebiet ab.

Teile der Arbeiten sind in Pattyn et al. (2008), Blindow et al. (2010) und Riickamp
et al. (2010a) veroffentlicht sowie eingereicht zur Publikation in Riickamp et al. (2010b).






Kapitel 2

Wissenschaftlicher Kontext

2.1 Das Untersuchungsgebiet

In diesem Kapitel wird kurz die Geographie von King George Island (KGI) mit den verwen-
deten Ortsnamen vorgestellt (Kap. 2.1.1). Da das subglaziale Relief die Oberflachentopogra-
phie und die Drainagecharakteristik von Eiskappen mitbestimmt, wird ein kurzer Uberblick
der geologischen Eigenschaften von KGI gegeben (Kap. 2.1.2). In den anschliefenden Kapi-
teln 2.1.3 und 2.1.4 erfolgt ein kurzer Abriss iiber die lokale Vereisungsgeschichte und das
lokale Klima von KGI. Diese Hintergriinde sind bei der Analyse der jetzt vorherrschenden
Wechselwirkungen zwischen Klima — Gletscher und Felsbett — Gletscher von Bedeutung.

2.1.1 Geographie

Die Siidshetland Inseln (SSI) liegen ca. 150km nordwestlich des antarktischen Festlandes
(Abb. 2.1). Die Bransfield Strait trennt diese von der Antarktischen Halbinsel. Mit mehr als
1250km? ist KGI die grofte Insel der Gruppe (Simdes et al., 1999). In Ost-West Richtung
hat KGI eine Ausdehnung von ca. 80km und in Nord-Siid ca. 30 km. Das Erscheinungsbild
wird durch drei grofe Buchten geprigt: die King George Bay, die Admiralty Bay sowie die
Maxwell Bay. Nach Simoes et al. (1999) sind 93 % der Oberfliche von KGI mit Eis bedeckt.
Die grofsten eisfreien Gebiete liegen an der westlichen Kiiste der Insel (Fildes Halbinsel) sowie
der siidlichen Kiiste (Barton und Potter Halbinsel, Admiralty Bay und Penguin Island). An
der nordlichen Kiiste existieren lediglich kleinere eisfreie Aufschliisse.

Die Oberflichentopographie der Eiskappe von KGI ist stark vom subglazialen Relief ge-
pragt. Entlang eines ausgepriagten geologischen Riickens (Barton Horst, Kap. 2.1.2), der sich
in ONO-WSW Richtung erstreckt (Birkenmajer, 1997), finden sich die héchsten Erhebungen.
Der siidliche Teil ist durch tiefe fjorddhnliche Einbuchtungen charakterisiert, wahrend die To-
pographie im nérdlichen Teil eher flach und eben ist. Die Haupteiskappe von KGI kann in
folgende geographische Einheiten unterteilt werden:

e Die Haupteiskappe bestehend aus dem Arctowski Eisfeld, Zentralteil und Ostteil weist
mehrere erhohte KEiskuppen auf. Die hochsten Erhebungen erreichen ca. 700ma.s.l
(Braun, 2001). An den siidlichen Begrenzungen drainiert die Haupteiskappe durch zahl-
lose Auslassgletscher, wihrend im Norden die Eistopographie eher flach und eben ist.

e Der Bellingshausen Dome verbindet die Fildes Halbinsel und die Haupteiskappe. Die
Hohen erreichen hier ca. 250 ma.s.l., bei einer Audehnung des Domes von ca. 5 x 5km.

e Die beiden Eisfelder, die die Admiralty Bay eingrenzen, das Warzawa und das Krakow
Eisfeld, erreichen Héhen bis 450 m a.s.l.
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Abbildung 2.1: King George Island im Uberblick mit Lage zur Antarktischen Halbinsel, Ortsbe-
zeichnungen und permanenten Forschungsstationen. Die Abkiirzungen BD, LG und UG stehen fiir
Bellingshausen Dome, Lange Gletscher und Usher Gletscher. Die Abkiirzungen FH, BH, PH und KH
stehen fiir Fildes Halbinsel, Barton Halbinsel, Potter Halbinsel und Keller Halbinsel. Hintergrundbild
ist ein SPOT Mosaik von 2000 (©SPOT Image 2000).

Die Kiisten bestehen aus Sand- und Kiesstranden, Felskliffs sowie Eisbriichen, die den haupt-
sachlichen Teil der Kiiste ausmachen (Gengnian et al., 1992). Einige wenige Gletscher miin-
den ins Wasser und schwimmen auf. Diese werden als Gezeitengletscher (tidewater glaciers)
bezeichnet, da sie dem Tidenhub ausgesetzt sind (Noble, 1965; Gengnian et al., 1992). Gezei-
tegletscher werden als Gletscher mit gegriindeten aber marinen Termini definiert; Schelfeise
werden als die aufschwimmende Begrenzung von Auslassgletschern definiert.

Aufgrund der Nihe zum siidamerikanischen Kontinent existieren auf KGI mehrere For-
schungsstationen von verschiedenen Nationen (Argentinien, Brasilien, Chile, China, Peru, Po-
len, Russland, Siidkorea und Uruguay). Die Inselgruppe ist Teil des Argentinischen, Britischen
sowie Chilenischen Antarktisterritoriums, fallt jedoch unter den Antarktisvertrag, der keine
staatliche Souverénitét zuldsst. Durch diese Multi-Nationalitit existieren mehrere Namensge-
bungen von Orten. Die im Text verwendeten Ortsnamen beziehen sich auf Gazetter Antarcti-
ca (Working Group on Geodesy & Geographic Information, 2000) und Sievers und Thomson
(1998).

2.1.2 Geologie

Die geologische Entwicklung von KGI ist direkt mit der Entstehung der Antarktischen Halb-
insel verkniipft. Letztere wurde wihrend des spiten Mesozoikums bis ins spéte Tertidr als
magmatischer Inselbogen durch Subduktion von paldopazifischem Ozeanboden unter den zer-
fallenden Superkontinent Gondwana gebildet (Birkenmajer, 1997). Die ostwirts gerichtete
Subduktion, von der heute noch der South Shetland Trench zeugt, endete vor ca. 4 Ma. Im
Zeitraum des spéten Pliozéns bis in das frithe Pleistozén wurde die Inselgruppe von der Ant-
arktischen Halbinsel infolge der Offnung der Bransfield Strait getrennt. Die Kruste weist hier
typische Merkmale wie Krustenausdiinnung und Dehnungsstrukturen auf (Frisch und Loesch-



2.1 Das Untersuchungsgebiet

ke, 1993). Als Folge der Subduktion kam es zu vulkanischer Téatigkeit, welche {iberwiegend im
Eozén bis ins untere Miozén stattfand (Clapperton, 1990; Youyu und Zhijiu, 1992).

Das Grundgebirge von KGI ist aus vulkanischem Gestein aufgebaut und wird teilweise von
glazialen Ablagerungen iiberdeckt (Birkenmajer, 1997, 1989). KGI besteht aus verschiedenen
tektonischen Einheiten, welche durch eine in ONO-WSW verlaufende Blattverschiebung ge-
trennt sind (Abb. 2.2). Die Blicke, die jeweils einzelne Terranes représentieren, sind teilweise
durch jlingere NW-SO verlaufende Blattverschiebungen durchsetzt. Der Barton Horst — be-
stehend aus kalkalkalinen Vulkaniten und zwischengelagerten, leicht metamorph iiberprégten
Sedimenten — bildet die wichtigste geologische Einheit (Tokarski, 1987). Der im Nordwesten
anschliefende Fildes Block besteht aus terrestrischen Laven, Truffen, basaltischen und andes-
itischen Agglomeraten (Birkenmajer, 1997; Tokarski, 1987). Der Warsawa Block im Siidosten
des Barton Horsts ist aus nicht-metamorphen Vulkaniten und Sedimenten aufgebaut (Tokarski,
1987). Hier wird zusétzlich der Krakow Block unterschieden, da sich dieser aus vulkanischen
und glazialen Ablagerungen zusammensetzt (Birkenmajer, 1982; Tokarski, 1987).

Die letzte wichtige geologische Einheit — Penguin Island — ist markiert durch die rezen-
ten Schlackekegel des Melville Peak und des Penguin Island Vulkans. Birkenmajer und Keller
(1990) bestimmten zwei vulkanische Phasen. Eine davon datiert zuriick auf das Mittlere und
Spite Pleistozén; die andere korreliert mit der Bildung des Deacon Peak auf Penguin Is-
land. Die beiden Krater auf Penguin Island werden auf 300 Jahre (Deacon Peak) und 100
Jahre (Petrel crater maar) datiert (Birkenmajer und Keller, 1979; Birkenmajer, 1979). Spe-
ziell diese Ndhe von KGI zu rezentem Vulkanismus ist wichtig fiir Eiskerndatierungen, da
die Ascheablagerungen stratigraphische Markierungen bilden (Orheim und Govorukha, 1982).
Insbesondere die in den Jahren 1967, 1969 und 1970 beobachteten Eruptionen auf Deception
Island (Abb. A.1) zeugen von rezentem Vulkanismus und Krustenbewegung.

2.1.3 Vereisungsgeschichte

Daten aus dem Siidpolarmeer sprechen gegen eine Vereisung wihrend der Kreidezeit. Glaziolo-
gische Modelle fiir diesen Zeitraum belegen, dass ausgedehnte Eisfelder und Gletscher lediglich
in den Hochlagen und im Innern der Antarktis zu finden waren (Ehrmann, 1994).

Erst im mittleren Eozén (vor 52 Ma) setzte eine Abkiihlung ein und erste Gletscher erreich-
ten die Kiiste. Infolge geéinderter Ozeanstrémungen und somit der Abkiihlung des Siidpo-
larmeeres fand im Oligozén die Bildung eines kontinentalen Eisschildes statt. Der Eisaufbau
setzte sich bis ins obere Miozén fort, wobei der Prozess durch warmere Phasen mit Eisabbau
unterbrochen wurde. Im Unterpliozén wurde das maximale Eisvolumen erreicht, da sich das
Eis danach durch eine grofsriumige Klimaerwarmung zuriickzog. Dieser Riickzug endete vor
ca. 3.5 Ma und es schlossen sich weitere Glazial-/Interglazialzyklen an (Ehrmann, 1994). An-
hand von marinen Fossilien und vulkanischen Gesteinen, deren Alter radiometrisch bestimmt
wurden, kann die tertiire Vereisung der Antarktischen Halbinsel und der SSI in vier kalte
und drei warme Epochen aufgeteilt werden (Birkenmajer, 1996, 1999; Clapperton, 1990). Die
Rekonstruierung des Paldoklimas wiahrend des mittleren Oligozédns bis in das Pliozén ist bis-
her nicht méglich, da noch keine Zeugnisse aus dieser Zeit eine deutliche Zuordnung zuliefen
(Birkenmajer, 1992).

Uber die Vereisung im Quartir der SSI ist weniger bekannt als die im Tertiir. Die Fra-
ge nach der exakten Anzahl von Glazialen und Interglazialen und den damit verbundenen
Eismassendnderungen blieb bislang unbeantwortet. Es wird jedoch angenommen, dass infolge
der Offnung der Bransfield Strait die Eiskappe der SSI im Pleistozén von der Antarktischen
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Abbildung 2.2: Geologische Karte von King George Island im Uberblick. Abbildung entnommen
aus Birkenmajer (1997).

Halbinsel getrennt waren. Im Verlauf des Quartérs zerfiel die Eiskappe der Inselgruppe in
die rezenten kleineren Eiskappen der Inseln. An der Pleistozén-Holozdn-Grenze kam es in-
folge einer globalen Klimaerwérmung zum Riickzug der Eiskappen. Der exakte Zeitpunkt ist
nicht bekannt und wird fiir die Fildes Halbinsel mit ca. 8000 BP (before present) und fiir die
Admiralty Bay mit 5000 BP angegeben (Birkenmajer, 1992).

Aufgrund der isostatischen Hebung von KGI lassen sich die letzten Vorstof- und Riickzugs-
zyklen bestimmen (Barsch und Méausbacher, 1986). Demnach waren die SST vor 6000 BP noch
weitgehend vergletschert. Innerhalb von 1000 Jahren erfolgte ein rapider Riickzug des Eises,
dem sich wieder ein Vorstoft anschloss. Dieser endete vor 1000 Jahren, seitdem befinden sich
die Gletscher wieder im Riickzugsstadium. Barsch und M&usbacher (1986) geben fiir diesen
Zeitraum eine durchschnittliche isostatische Hebungsrate von 4-5mma~! an, die bis heute
andauert.

2.1.4 Klima

KGI weist aufgrund seiner geographischen Position ein maritimes Klima auf und wird dem
Kiistenklima zugeordnet. Durch die Lage der SSI in der subantarktischen Westwindzone zie-
hen in schneller Abfolge ostwérts gerichtete Zyklone mit relativ warmer und feuchter Luft
iiber sie hinweg (Bintanja, 1995). Im Vergleich zum antarktischen Kontinent fithren diese
Luftmassen hohe Niederschlagsraten mit sich. Subpolare Klimazonen sind durch relativ milde
Winter gekennzeichnet und folglich mit einer fiir die Antarktis hohen Jahresmitteltempera-
tur geprigt. Die im Jahr 2009 gemessene 2 m-Jahresmitteltemperatur der Luft an der For-
schungsstation Bellingshausen betrigt —2.7°C auf Meeresspiegelniveau mit einem Trend von
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+0.252°C decade™! 4 0.181°C decade™! (Abb. 2.3(a)). Im Vergleich betrigt die Jahresmittel-
temperatur an der deutschen Forschungsstation Neumayer —16.8°C (Quelle: British Antarctic
Survey (BAS)'); die des Antarktischen Kontinentes wird mit —40°C angegeben (Lauer, 1999).

In den Sommermonaten kann die Lufttemperatur auf KGI oberhalb des Gefrierpunktes lie-
gen (Abb. 2.3(b)). Die groften innerjéhrlichen Schwankungen sind mit einer Differenz der
Maximum und Minimum Temperaturen von 13°C in den Wintermonaten zu verzeichnen. In
den Sommermonaten liegt die Differenz hingegen bei 3°C. Aufgrund der relativ hohen Tem-
peraturen in den Sommermonaten weisen die unteren Lagen der Eiskappe und der Gletscher
eine signifikante Ablation auf (Bintanja, 1995; Knap et al., 1996). In den Wintermonaten kann
ebenfalls Schneeschmelze auftreten, ausgelést durch warme, feuchte Luftmassen die aus nordli-
cher Richtung herantransportiert werden (Rachlewicz, 1995; Rakusa-Suszczewski et al., 1993).
Generell sind die Jahresmitteltemperaturen im Stiden von KGI (Admiralty Bay) um 0.7°C ho-
her, als im Westen (Fildes Halbinsel, Bellingshausen Station Kenja et al. (1998)). Dies wird
sowohl auf sogenannte Fohneffekte als auch auf hohere Sonneneinstrahlung in der Admiralty
Bay zuriickgefiihrt (Martianov und Rakusa-Suszczewski, 1989; Bintanja, 1995; Braun, 2001).

Der hypsometrische Lufttemperaturgradient wird bei Wen et al. (1994) aus meteorologischen
Beobachtungen mit —0.78°C 100 m~! im Winter und —0.66°C 100 m~' im Sommer angegeben.
Bintanja (1995) gibt einen Wert von —0.62°C 100 m~! an, welcher iiber 23 Ballonsondierungen
bestimmt worden ist. Braun (2001) bestimmte fiir den Sommer 1997/98 mittels AWS (Auto-
matic weather station) ein Temperaturgefiille von —0.58°C 100 m ™! bzw. —0.66°C 100 m~! fiir
die Hohenbereiche von 84 225ma.s.l. bzw. 84 619ma.s.l.. Braun und Hock (2004) stellen mit
einem Oberflichen-Energie-Bilanz-Modell zur Ablationsberechnung die Variabilitdt des hyp-
sometrischen Lufttemperaturgradienten heraus. Um gemessene Schmelzereignisse im Modell
7u reproduzieren, muss der Gradient niedriger angenommen werden (—0.4°C 100m™1).
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Abbildung 2.3: Jahresmitteltemperatur (a) und Monatstemperaturen (b) aus Aufzeichnungen von
1969-2009 an der Forschungsstation Bellingshausen (Quelle: BAS).

"http://www.antarctica.ac.uk/met/gjma/, Abgerufen: Sep. 2010.

11



Kapitel 2 Wissenschaftlicher Kontext

Die Temperatur-, Akkumulations- und Ablationsmessungen als auch die Messungen zur
Gleichgewichtslinie ELA (Equilibrium Line Altitude) werden im anschliefenden Kapitel erlau-
tert.

2.2 Stand der Forschung

Die Eiskappen der SSI, insbesondere KGI, waren bislang Inhalt verschiedener Aktivititen von
Feldexpeditionen zur Bestimmung von glaziologischen in-situ Parametern und von numeri-
schen Modellierungen. Zur Einordung der in dieser Arbeit erhobenen in-situ Messungen und
Ergebnisse werden ausgewéhlte Studien vorgestellt (Kap. 2.2.1). Ein anschliefendes Kapitel
beleuchtet zunéchst Eigenschaften von temperiertem Eis und zugehérige Studien (Kap. 2.2.2).
Motiviert ist dieses Kapitel durch die Annahme dass die Eiskappen der SST als temperiert gel-
ten. Das ist die Grundlage der anschliefsend vorgestellten Modellstudien zur Sensitivitdt und
Dynamik der SSI Eiskappen (Kap. 2.2.3). Abschliefsend wird der bisherige Kenntnisstand des
thermalen Status der Eiskappe von KGI abgeleitet (Kap. 2.2.4).

2.2.1 Glaziologie

Gletscherriickzug: Seit Mitte der 1950er ist eine Untersuchung von Gletscherriickziigen an-
hand der aufgenommenen Luftbilder wihrend der FIDASE (Falkland Islands and Dependencies
Aerial Survey Expedition durchgefiihrt vom BAS) fiir die SSI méglich. Zu den Gletscherstén-
den davor ist nichts bekannt. Die detektierten Riickziige sind ein offensichtliches Anzeichen fiir
die lokalen klimatischen und glazialen Anderungen der Eiskappe von KGI. Eine Analyse von
Luft- und Satellitenbildern (SPOT, Landsat, ERS-1) liefert fiir die Zeitspanne von 1956-1995
ein Gebietsverlust von 89km? (ca. 7% der Eisbedeckung) (Simdes et al., 1999, Abb. A.6).
Nach Macheret und Moskalevsky (1999), Simoes und Bremer (1995) und Simaes et al. (1999),
ist die nordliche Begrenzung im Rahmen der Genauigkeit der Satellitenbilder stationér. Die
Riickzugsgebiete befinden sich gréfitenteils an der siidlichen Kiiste, d. h. Admiralty Bay, King
George Bay und Sherrat Bay. Eine anschliefende Studie von Braun (2001) und Braun und
Gofmann (2002) erstellte Riickzugsstadien fiir die Admiralty Bay mit feineren Zeitschritten
(Abb. A.3 und A.4). Sie konnten zeigen, dass der Riickzug hauptsichlich mit grofen Ge-
zeitengletschern in Verbindung zu bringen ist. Maximale Werte von Gletschergebietsverlust
weisen der Polar Club Gletscher (2.9km?), gefolgt vom Vieville Gletscher (2km?) und Lange
Gletscher (1.7km?) auf. Die Gletscherfront des Lange Gletscher hat sich seit 1956 um 1380 m
zuriickgezogen (Braun, 2001; Braun und Gofimann, 2002). Weiterhin ist zu beachten, dass die
Eisfronten der Gezeitengletscher innerjdhrlichen Schwankungen unterworfen sind. Stansbury
(1961a) und Noble (1965) konnten am Stenhouse Gletscher Vor- und Riickstofszyklen fest-
stellen. Hier folgte einem Kalbungsprozess im Herbst 1957 ein Vorstof im Friihling 1957 von
150 m.

Die oben genannten Gletscher mit den maximalen Riickzugsgebieten weisen ebenfalls
die grofsten Einzugsgebiete auf. Jedoch war eine Klassifizierung der Gletscher mit starkem
bzw. wenig Gebietsverlust nach Hoéhen oder Gebietscharakteristiken nicht moglich. Dies
wird auf vielfiltige Mechanismen zuriickgefiihrt, welche die Dynamik der Kalbungsfront
mitbestimmen, wie z.B. Eiskliffthohe, Wassertemperatur, Eistopographie, Bathymetry und
Auftriebskrifte (Warren, 1992; Benn und Evans, 1998; Van der Veen, 1996; Vieli et al.,
2001; Oerlemans und Nick, 2005; Nick und Oerlemans, 2006; Nick et al., 2007; Benn et al.,
2007a,b). Es ist festgestellt worden, dass Gezeitengletscher von Natur aus nicht stabil und

12



2.2 Stand der Forschung

im Stande sind, selbstgestiitzte Fluktuationen der horizontalen Ausdehnung zu zeigen (siehe
z.B. die gemessenen Vor- und Riickzug-Zyklen von Stansbury (1961a) und Noble (1965)),
die nicht oder nur schwach mit Klimaverdnderungen verbunden sind (Warren, 1992). Ein
Ausloser fiir Fluktuationen in der Ausdehnung von Gezeitengletschern mag klimatisch bedingt
sein, die anschliefsenden Prozesse konnen jedoch durch interne Mechanismen verstérkt oder
abgeschwicht werden (Braun, 2001; Braun und Gofmann, 2002; Warren, 1992; Paterson,
1994; Benn und Evans, 1998). Dies bedeutet, dass ein Riickzug von Gezeitengletschern nicht
direkt auf eine Erwirmung zuriickgefithrt werden kann. Betrachtet man ldngere Zeitskalen
sind es jedoch die klimatischen Bedingungen, die den zukiinftigen Zustand des Gletschers
bestimmen (Oerlemans und Nick, 2005). Wahrend des letzten Jahrhunderts ist die Zahl der
sich zuriickziehenden Gezeitengletscher bedeutsam grofser, als die Zahl von vorstofenden
Gezeitengletscher, wa wiederum h#ufig mit der beobachteten Temperaturzunahme verkniipft
wird (Meier und Post, 1987; Warren et al., 1995a,b; Powell, 1991; Park et al., 1998; Kenja
et al., 1998). Meier und Post (1987) deuten darauf hin, dass Gezeitengletscher einem Zyklus
des langsamen Fortschritts (in der Ordnung einiger Hundert bis Tausend Jahre?) und des
schnellen Riickzugs (Jahrzehnte bis Jahrhunderte) unterliegen.

Analog zu den Gezeitengletschern zeigen auch die an Land endenden Gletscher einen
Riickzug (Braun, 2001; Braun und Gofmann, 2002). Diese Gletscher gelten durch ihre relativ
niedrige mittlere Hohe sowie einem kleinen abgedeckten Héhenbereich als sensitiv fiir Mas-
senbilanzénderungen (Bintanja, 1995). Es kann also gefolgert werden, dass ihr Riickzug mit
dem beobachteten Anstieg der mittleren Lufttemperatur entlang der Antarktischen Halbinsel
(Jones, 1990; King, 1994; Stark, 1994; Smith et al., 1996; Harangozo et al., 1997; Skvarca
et al., 1998; Comiso, 2000; Vaughan et al., 2001; Morris und Vaughan, 2003) zusammenhéngt
(ca. 2°C seit 1950). Ein Anstieg der ELA ist auf den SSI beobachtet worden (s.u.). Der
iiberwiegende Massenverlust dieses Gletschertyps ist durch Ablation verursacht. Es ist jedoch
zu beachten, dass die Eisfrontdnderungen dieses Typs deutlich kleiner gegeniiber den der
Gezeitengletscher sind. Da die Genauigkeit in der Bestimmung der Eisfrontposition durch die
Auflésung der Luft- und Satellitenbildern begrenzt ist, sollten die berechneten Werte fiir die
Riickzugsgebiete dieses Typs unter Vorbehalt behandelt werden (Muser, 1995; Braun, 2001).
Trotzdem wurde fiir den Ecology Gletscher ein Gebietsverlust von 0.37 km? berechnet und
ein maximaler Riickzug der Eisfront von 270 m zwischen 1956 1992 (Braun, 2001; Braun und
Gofsmann, 2002). Generell wird der Riickzug der beider Gletschertypen mit dem Anstieg
der mittleren Lufttemperatur in Verbindung gebracht (Kenja et al., 1998; Park et al., 1998;
Simoes et al., 2004b). Auswertung von Luftbildern die zwischen 1956-2000 aufgenommen
wurden, liefern fiir den Johnson und Hurd Gletscher (Livingston Island, Abb. A.1) ebenfalls
einen Riickzug (Calvet und Corbera, 1993; Calvet et al., 1999; Ximenis et al., 1999; Molina
et al., 2007).

Der Gletscherriickzug wird nicht nur fiir KGI beobachtet. Fiir die internationale For-
schungsinitiative GLIMS (Global Land Ice Measurements from Space, Bishop et al. (2004))
haben Rau et al. (2004) mittels ASTER (Advanced Spaceborne Thermal Emission and Re-
flection. Radiometer) und TM (Lansat Thematic Mapper) Anderungen der Eisfrontpostionen
fiir 1986-2002 fiir den Bereich der Antarktischen Halbinsel (nordlich von 70°S) untersucht.

2Hierbei ist der surge-Mechanismus ausgenommen. Ein Gletscher der surged, kann innerhalb weniger Monate
einen VorstoR der Eisfront im Bereich von Kilometern aufweisen (z. B. Paterson, 1994).
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Als generellen Trend erhalten sie einen Riickzug der Eisfrontpositionen wobei die hdchsten
Riickzugsraten wiederum fiir die Gezeitengletscher abgeleitet werden.

Die Studie von Cook et al. (2005) untersucht ebenfalls die Eisfrontpositionen im Bereich
der Antarktischen Halbinsel (nérdlich von 70°S), bezieht jedoch nur Gezeitengletscher mit
ein. Sie konnen im Untersuchungszeitraum von 1945-2004 zeigen, dass es eine klare breiten-
gradabhéngige Trennung zwischen gemitteltem Vorstofs und Riickzug gibt; diese zieht {iber
den Untersuchungszeitraum siidwiirts. Durch Gegeniiberstellung der mittleren Anderungsrate
der Eisfrontposition zu den gemessenen Jaresmitteltemperatur der Luft (aufgenommen an der
Station Faraday/Vernatzky seit 1945) bringen sie dieses Prozesse mit der voranschreitenden
Erwérmung entlang der Antarktsichen Halbinsel in Verbindung. Sie stufen die Antarktischen
Halbinsel als klares Riickzugsregime ein (87 % der Gletscher zeigen einen Riickzug).

Als Folge des Riickzuges leiten Pritchard und Vaughan (2007) fiir die Westkiiste der Ant-
arktischen Halbinsel mittels feature tracking von ERS-1/2 SAR Bildern eine Beschleunigung
der Eismassen um 12 % von 1992 bis 2005 ab. Sie erkliren dies als dynamische Antwort des
Gletschers als Folge der Ausdiinnung und des Riickzuges.

Akkumulation: Seit 1950 wurden auf KGI eine Reihe von Messungen zur Bestimmung von
Massenbilanz, Akkumulation und Ablation durchgefiithrt. Den ersten Messungen von Stans-
bury (1961a,b), Noble (1959) und Noble (1965) im Bereich der Keller Halbinsel (Admiralty
Bay), folgten die Studien von Orheim (1972), Orheim et al. (1972) und Orheim und Go-
vorukha (1982) am Bellingshausen Dome. Jiingste Messungen konzentrierten sich dann schon
auf die Haupteiskappe (Simoes et al., 2004a; Wen et al., 1998) aber auch weiterhin auf den
Bellingshausen Dome (Han et al., 1999; Braun et al., 2001b, 2004).

In Tabelle 2.1 ist einen Uberblick der gemessenen Akkumulationsraten fiir KGI gegeben.
Ein Vergleich der aufgelisteten Informationen zeigt teilweise widerspriichliche Werte. Die ge-
messenen Akkumulationsraten in den hoheren Gebieten des Arctowski Eisfeldes schwanken
zwischen 590 mm w.e.a~! (water equivalent w.e.) und 2480 mm w.e.a™!.

Knap et al. (1996) nutzte fiir sein Eisfliekmodell 500 mm w.e.a™! auf Meeresspiegelniveau
und einen linear interpolierten Wert von 2000 mm w.e.a~! am Gipfel der Eiskappe (Bintan-
ja, 1995; Zamoruyev, 1972). Diese Werte korrelieren mit den extrahierten Werten von Wen
et al. (1998) und Han et al. (1999) aus Kernbohrungen auf 240 m a.s.l. und 702m a.s.l.. Da die
Proben vom Arctowski Eisfeld durch Schmelzwasserperkolation beeintréchtigt waren, wurde
zur Altersdatierung nur eine Stratigraphie-Interpretation durchgefiihrt. Insgesamt haben Wen
et al. (1998) vier Eiskernbohrungen auf dem Arctowski Eisfeld abgetéuft. In einem Hohenbe-
reich von 250-700 m a.s.l. zeigen die bestimmten Akkumulationsraten einen linearen Gradien-
ten von 420 mmw.e.a~! pro 100 m.

Diesen Daten steht der gemessene Wert von 590 mm w.e.a~! aus einer Kernbohrung auf ca.
690 m a.s.l. von Simoes et al. (2004a) gegeniiber. Dieser Wert wurde mittels stabiler Isotopen
und einer markanten Cs'37 Spitze in 7.5m Tiefe, welcher auf die franzosischen Atomtests im
Jahre 1978 zuriickgefithrt wird, datiert. Diesen zu bisherigen Messungen abweichenden Wert
fithren Simdes et al. (2004a) auf die schwierige Bestimmung der Jahreslagen in dem Eisker-
nen und oszillierende Akkumulationsraten die durch El Nifio Effekte verursacht werden zuriick.

Die von Orheim und Govorukha (1982) gemessenen Akkumulationsraten von 500

700 mm w.e.a~! in den Jahren 1957-1970 in einem Héhenbereich von 240 m a.s.l. korrelieren
mit den den Werten von Han et al. (1999) und Simoes und Bremer (1995). Basierend
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auf den oberflichennahen Eiskernen am Noble Gletscher (zur geographischen Einordnung
sieh Abb. A.4), schidtzen Simoes und Bremer (1995) fiir Livingston Island Raten von
800-900 mm w.e.a~! ab. Fiir den Hurd Gletscher (Livingston Island) wird ein mittlerer Wert
von 590 mm w.e.a~ ! fiir einen Hohenbereich von 160-330m a.s.l. angegeben (in Braun, 2001).
In Otero et al. (2010), Benjumea et al. (2003) und Ximenis et al. (1999) werden maximale Ak-
kumulationsraten von 1000 mm w.e.a~ ! fiir 300 m a.s.1. fiir den Johnson Gletscher (Livingston
Island) angegeben. Allerdings zeigen die gemessenen Raten eine starke rdumliche und zeitliche
Varibilitdt. Fiir eine direkte Nachbarinsel von KGI — Nelson Island — geben Jiawen et al.
(1995) Akkumulationsraten von 790 mmw.c.a~! in 230 ma.s.]. Hohe und 1050 mmw.e.a ™!
in 200m a.s.l. an, gemessen iiber den Zeitraum von Feb. 1988-Feb. 1989. Unter Einbezug von
Ascheschichten, resultierend aus den Vulkanausbriichen von Deception Island, erhalten die
Autoren einen Mittelwert (1970-1988) von 1200mmw.e.a~! fiir die hochste Erhebung auf
Nelson Island (330ma.s.l.).

Ablation: Die ersten Ablationsmessungen von Stansbury (1961a) wurden auf dem Flagstaff
Gletscher (Keller Halbinsel) gewonnen (Tab. 2.1). Fiir den 3.Feb.-21. Apr. 1959 gibt er eine
mittlere Rate von 544 mm w.e.a ™!
der Expedition (1957 1960) jahrliche Variationen der Ablationsraten in den Sommermonaten
beobachtet. Diese Unterschiede werden auf die variierenden Durchzugswege von Tiefdruckge-
bieten zuriickgefiihrt.

an. Allerdings wurden wihrend der gesamten Zeitspanne

Bintanja (1995) fiithrte 1990/91 umfangreiche meteorologische Energie-Bilanzmessungen auf
dem Ecology Gletscher durch. Die Ablationsrate von 750 mmw.e.a~! auf einer Hohe von
100 m a.s.1. fiir einen Monat (Dez. Jan.) deckt jedoch nicht die ganze Ablationssaison ab. Unter
Beriicksichtigung dieser Tatsache erhiilt man einen Wert von ca. 1500-2000 mm w.e. a~! fiir die
gesamte Saison (2.5 Monate). Allerdings muss bei dieser Ablationsrate beriicksichtigt werden,
dass die Lufttemperatur in dieser Messperiode um 1.5°C wérmer war, als das langjdhrige
Mittel. Wen et al. (1998) geben Werte fiir verschiedene Hohenbereiche an und erhalten somit
einen Ablationsgradienten. Auf 45m a.s.l. erhalten sie einen Wert von 1430 mm w.e. a~! bis hin
zu einem Wert von 410 mm w.e. a~ ! auf dem Gipfel des Bellingshausen Dome (252 m a.s.1.). Der
aus diesen Daten errechnete Gradient betriigt 500 mm w.e.a~! auf 100 m. Aukerdem konnten
die Autoren zeigen, dass die Ablationsperiode mit zunehmender Hohe kleiner wird.

Die Ablationswerte von Braun et al. (2001b, 2004) aus verschiedenen Jahren decken ebenfalls
nur circa einen Monat ab. Nach einer Hochrechnung auf die gesamte Ablationsperiode (d. h.
nach Wen et al. (1998) eine Ausdehnung der Periode auf 120 Tagen) erhélt Braun (2001) einen
mittleren Wert von 1500 mm w.e.a~!. Dieser deckt sich dan mit den Angaben von Bintanja
(1995). Maximale Ablationsraten fiir den Johnson Gletscher geben Ximenis et al. (1999) und
Otero et al. (2010) mit 4000 mm w.e.a~! auf einem Hohenniveau von 100 m a.s.l. an.

Massenbilanz und Hohendnderungen: Noble (1959, 1965) errechnet einen Wert von
—0.53 mw.e. fiir den Kargletscher Flagstaff (Keller Halbinsel) fiir das Internationale Geophysi-
kalische Jahr (IGY, 1957/58). Fiir das Massenbilanzjahr 1959/60 gibt Stansbury (1961a) eine
Bilanz von —0.76 m w.e. an. Gleichzeitig gibt Stansbury (1961a) eine Beziehung zwischen Mas-
senbilanz und gemessener Lufttemperatur an. Daraus folgert er fiir die Zeitspanne 1948-1960
fiinf starke negative Massebilanzjahre gegeniiber vier schwécheren positiven Bilanzjahren. Die
verbleibenden Jahre zeigen schwache negative Bilanzen. Diese Berechnungen gehen konform
mit den beobachteten Gletscher Riickziigen, die in der Admiralty Bay und Keller Halbinsel zu
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verzeichnen sind (s.0., Simdes und Bremer, 1995; Simdes et al., 2004b).

Nach Oerlemans (1993) ist ein steiler Massenbilanzgradient fiir Gletscher in einem ma-
ritimen Klima typisch. Dies wird von Wen et al. (1998), Orheim und Govorukha (1982)
und Bintanja (1995) bestiatigt. Wen et al. (1998) geben als Massenbilanzgradienten am
Bellingshausen Dome einen Wert von 840 mmw.e. auf 100 ma.s.l. an. Des Weiteren folgern
Wen et al. (1994) mit Hilfe der Massenbilanzmessungen und Bestimmung der ELA, dass der
Bellingshausen Dome seit 1971 bis 1992 im glazialen Gleichgewicht ist. Dies steht jedoch
entgegen dem beobachteten Gletscherriickzug von Simdes et al. (1999).

Auf Livingston Island (Johnson Gletscher) haben die Akkumulations- und Ablationsra-
ten in der Zeitspanne von 1995-1997 leicht zugenommen (Ximenis et al., 1999). Ximenis et al.
(1999) fithren den Anstieg der Akkumulations- und Ablationsraten auf den Anstieg der Som-
mertemperaturen und Winterniederschlége zuriick. Damit verbunden ist ein Anstieg der ELA
von 100m (Ximenis et al., 1999) und eine Oberflichenabnahme. In dieser Zweijahresspanne
(1995-1997) variiert die Abnahme zwischen 2 und 10m fiir den Johnson Gletscher. In einer
neueren Studie wird fiir einen Zeitraum von 1956-2000 eine leicht negative Massenbilanz von
—0.23m w.e. fiir den Johnson und Hurd Gletscher berechnet (Molina et al., 2007; Otero et al.,
2010). Weiter siidlich an der Rothera Eisrampe (67°S) ermittelten Smith et al. (1998) einen
mittleren Abnahmewert von 0.32mw.e.a~! entlang einer Héhenlinie von 10 bis 110ma.s.l.
fiir die Sommerperioden 1989/90 bis 1996/97. Nach Orheim et al. (1972) ist die Massenbilanz
der SSI stark von den Sommertemperaturen gesteuert.

In einer jiingsten Studie von Pritchard et al. (2009) werden aus hochauflosender ICESat (Ice,
Cloud, and land elevation Satellite)-Laseraltimetrie fiir die Zeitperiode 2003—2007 erhebliche
Dickenabnahmen an den Réndern der Eiskappen von Grénland und der Antarktis abgelei-
tet. Entlang einer Satellitenbahn im Ostteil von KGI wird ein mittlerer Wert von 1.5ma™~!
Hohenverlust fiir KGI angegeben; dies ist der einzige Wert fiir die SSI.

ELA: Die ersten Hohenangaben der ELA stammen von Orheim und Govorukha (1982). Aus
ihren Angaben der Hohen fiir Bellingshausen Dome, Rotch Eis Dome (Livingston Island) und
Deception Island folgern sie, dass die Massenbilanzkurven der SSI miteinander korrelieren.
Tabelle 2.2 zeigt eine Zusammenstellung der Hohenangaben der ELA fiir den Bellingshausen
Dome. Auffillig ist der Anstieg der ELA in den 90er-Jahren. Auf Livingston Island ist ein
Anstieg der ELA von 150 ma.s.]l. auf 250 m a.s.l. in der Zeitperiode von 1965 1997 beobachtet
worden (Ximenis et al., 1999).

Dichte und Firn-Eis-Ubergang: Der Firn-Eis-Ubergang wurde in den beiden abgetduften
Tiefbohrungen in den héheren Lagen des Arctowski Eisfeldes von Simdes et al. (2004a) und
Wen et al. (1994) bestimmt. In beiden Proben liegt diese bei 37-39 m Tiefe. In einer zweiten
Publikation geben Wen et al. (1998) die Tiefe jedoch in 45m an und zusétzlich das Antreffen
einer Wassertafel in ca. 50 m Tiefe. Am Bellingshausen Dome wurde die Firn-Eis-Ubergang in
den Jahren 1969-1971 in einer Tiefe von 12-20 m bestimmt (Orheim und Govorukha, 1982).
Eine erneute Bestimmung der Tiefe in den Jahren 1985 1991 von Wen et al. (1998) am Bel-
lingshausen Dome zeigt einen Anstieg auf 7m. Auf der hochsten Erhebung von Nelson Island
(330m a.s.l.) wurde der Firn-Eis-Ubergang in einer Tiefe von 25 26 m und in einer etwas nied-
rigeren Lage (250ma.s.l.) bei 15m lokalisiert (Jiawen et al., 1995). Eine Wassertafel wurde
bei einer Bohrung in einer Tiefe von 15m im Hohenbereich von 240 m a.s.l. angetroffen.
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Tabelle 2.2: Zusammenstellung der ELA-Angaben fiir den Bellingshausen Dome seit dem Mas-
senbilanzjahr 1967.

Bilanzjahr Hohe (ma.s.l.) Referenz

1967-70 140 Orheim und Govorukha (1982)

1970-71 170 Orheim und Govorukha (1982)

1985-86 150 Jiawen et al. (1995)

1991-92 140; 160 m Wen et al. (1994); Braun und Rau (2000)
1992-93 200 Braun und Rau (2000)

1993-94 200 Braun und Rau (2000)

1995-96 200 Braun und Rau (2000)

1996-97 250-270 Braun und Rau (2000)

1997-98 180-200 Braun und Rau (2000)

1998-99 200-220 Braun und Rau (2000)

Aus der abgetduften Bohrung am Lange Gletscher wurde zusétzlich ein Dichte-Tiefenprofil
bestimmt (Simdes et al., 2004a). An der Eisoberseite ist der typische Wert der Dichte von
Schnee (o, = 400kgm™3) gemessen worden. Mit zunehmender Tiefe steigt der Wert der
Dichte niherungsweise linear an, hin zu der Dichte von Eis (9; = 910kgm~3) in einer Tiefe
von 39m.

Eisgeschwindigkeiten: Wihrend des IGY (1957/58) wurden nicht nur umfangreiche Mas-
senbilanzmessungen auf der Keller Halbinsel durchgefiihrt; Noble (1965) bestimmte zusétzlich
fiir den Stenhouse Gletscher die Eisgeschwindigkeiten. Die gemessenen Werte liegen im Bereich
von 20 365ma~!. Die hohen Werte wurden im Bereich der marinen Kalbungsfront des Ge-
zeitengletschers gemessen. Die Messungen von Noble (1965) weisen keine saisonalen und/oder
temperaturbedingten Schwankungen auf.

Jiawen et al. (1995) und Dahe (1989) geben fiir die héheren Lagen (>200m a.s.1.) der Eiskap-
pe von Nelson Island Eisgeschwindigkeiten von 2-20ma~' an. Diese niedrigeren Geschwin-
digkeiten sind zu vergleichen mit den DGPS (Differentiellen GPS)-Messungen am Bellings-
hausen Dome (Braun, 2001) und andererseits mit einem Wert von 18.3ma~! gemessen von
Hattersley-Smith auf der Ostseite der Admiralty Bay (62°05’S/58°21'W) im Jahr 1949 (Stans-
bury, 1961a). Auf dem Johnson Gletscher (Livingston Island) haben Ximenis et al. (1999) und
Benjumea et al. (2003) auf zwei Profilen insgesamt zwolf Geschwindigkeitsmessungen durchge-
fiihrt. Entlang der Profile steigen die Werte der Eisgeschwindigkeit dem Topographiegradienten
folgend von 1ma~! an der Eisscheide bis hin zu maximal 40ma~" im Bereich der Eisfront
an. Ximenis et al. (1999) und Martin et al. (2004) beobachteten saisonale Schwankungen der
Eisbewegung mit Differenzen bis maximal 50 %. Diese Differenzen werden mit sich &ndernden
basalen Gleitprozessen in Verbindung gebracht.

Im Rahmen vom Messkampagnen im Siidsommer 1997/98, 1999/00 und 2004/05 der Uni-
versitat Miinster, Freiburg und Bonn (vgl. Tab. B.1) wurden umfangreiche DGPS-Messungen
zur Bestimmung von Eisoberseitengeschwindigkeiten auf dem Arctowski Eisfeld durchgefiihrt
(Riickamp, 2006)3. Die maximalen in-situ Geschwindigkeiten von 60 ma~! sind im nordwestli-

*Die gemessenen Geschwindigkeiten in den Expeditionen 1997/98, 1999/00 und 2004/05 werden hier nicht
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chen Bereich gemessen worden. Analog zu den Messungen am Johnson Gletscher konzentrieren
sich die niedrigen Werte der Geschwindigkeit auf den Bereich der Eisscheide (0.7ma™1); die
Zunahme der Werte folgt dem Topographiegradienten. Ein Vergleich der in-situ Geschwindig-
keiten von 1997/98 und 2004 /05 zeigt keine signifikanten Anderungen im Zustrombereich des
Lange Gletschers (Riickamp, 2006).

In den letzten Jahren werden verstirkt Satelliten-Fernerkundungsdaten in der Glaziologie
eingesetzt. Mit Hilfe der differentiellen Radarinterferometrie Technik (DInSAR; Differential
Interferometric Synthetic Aperture Radar) konnen Geschwindigkeitsfelder von Eiskappen oder
Gletschern berechnet werden. Fiir die Eiskappe von KGI liegen jedoch kaum Daten aus Uber-
fliegungen von Satelliten vor (Moll und Braun, 2007). In der Abbildung A.5 ist das DInSAR-
Geschwindigkeitsfeld (ERS-1/2 Tandem) dargestellt. Das Geschwindigkeitsfeld ist jedoch nur
aus einer absteigenden Satellitenbahn (d.h. SO-NW Uberflugsrichtung, engl. descending or-
bit) berechnet worden. Die hauptséchliche Eisbewegung verlauft jedoch senkrecht dazu und
wird somit kaum erfasst. Ein Vergleich der DInSAR-Bewegung mit den in-situ Geschwindig-
keiten (2004/05) zeigt eine deutliche Abweichung (Streudiagramm in Abb. A.5). Der Betrag
des DInSAR-Geschwindigkeitsfeldes ist unter Vorbehalt zu behandeln, jedoch ist die Struktur
der Eisbewegung generell wiedergegeben (pers. Mitt. M. Braun). Das zeigt u.a die deutli-
che Auspragung der Eisscheiden und Auslassgletscher (z. B. am Lange Gletscher). Allerdings
sind an der nérdlichen Kiiste des Arctowski Eisfeldes die Auslassgletscher nicht im DInSAR-
Geschwindigkeistfeld ausgebildet. Ein Geschwindigkeitsfeld aus Fernerkundungsdaten des im
Jahr 2007 in Betrieb genommenen deutschen Satelliten TerraSAR-X liegt bislang nicht vor.

Eisgeometrie: Die ersten GPR (Ground Penetrating Radar)-Messungen zur Eisdickenbe-
stimmung von KGI wurden im April 1970 durchgefiihrt (Govorukha et al., 1975). Bei einer
Messfrequenz des GPR-Sytems von 4.4 MHz wurden in einem Abstand von 50 m Punktmes-
sungen vorgenommen. Mittels dieser Messungen wurden eine durchschnittliche Fisdicke von
100m und eine maximale Eisdicke von 326 m auf dem Arctowski Eisfeld erfasst (Orheim
und Govorukha, 1982). Im Jahr 1975 lieferte ein Messflug des BAS (Flugnummer 38) weitere
Punktmessungen mit Radar und eine maximale Eisdicke von 357 m auf dem Arctowski Eisfeld.
Ein chinesisches Team fiihrte im Ubergangsbereich des Bellingshausen Dome zum Arctowski
Eisfeld Messungen mit einem 300 MHz GPR-System durch. Analog zu Orheim und Govoruk-
ha (1982) haben sie eine mittlere Eisdicke von 109 m messen kénnen, jedoch die maximalen
Eisdicken der russischen Studien und vom BAS nicht erreichen kénnen. Mitte der 90er Jahre
wurden KEisdicken entlang der Eisscheide bis in den Ostteil der Eiskappe von KGI sowie meh-
rere Profile im Einzugsbereich des Lange Gletschers von einem russischen Team mit einem
40 MHz GPR-System registriert (Macheret et al., 1997; Macheret und Moskalevsky, 1999).
65 % der Radargramme zeigen die Reflexionen der Eis-Fels-Grenze. Die Messungen ergaben
eine mittlere Eisdicke von 180 230m. Allen oben genannten Erkundungen fehlt jedoch eine
verldssliche Positions- und Hohenangabe. Bei den Messungen von Macheret und Moskalevsky
(1999) wurde zumindest ein GPS mit £200m zur Bestimmung der UTM-Koordinaten und
ein barometrischer Hohemesser zur Hohenbestimmung mitgefiihrt.

Eine umfassende GPR-Erkundung wurde 1997/98 auf dem Arctowski Eisfeld im Rah-
men einer deutsch-brasilianischen Kooperation durchgefiihrt (Universitdt Miinster und Bonn
(Deutschland) und Porto Alegre (Brasilien))*. Insgesamt wurde eine Fliche von ca. 200 km?

gezeigt, sondern in der Zusammenstellung in den Kapiteln 3 und 4.2.
“Die riumliche Verteilung der Profile sowie Eis- und Felsbetttopographie werden hier nicht gezeigt, sondern
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mit einem Profilabstand von 1km kartiert. Entlang der Profile wurd mit einem 50 MHz GPR-
System und einem DGPS-Empfinger kontinuierlich Eisdicken, Orts- und Hohenangaben auf-
gezeichnet (Pfender, 1999; Blindow et al., 2010). In der Studie wurde eine mittlere Eisdicke
von ca. 200m und eine maximale Eisdicke von 397 m gemessen. Die tektonischen Hauptstruk-
turen, wie der Fildes Block und Barton Horst, konnten abgebildet werden. Zwei ausgepragte
Becken im subglazialen Relief, welche in der Eistopographie nicht sichtbar sind, drainieren nach
Nordwest. Die mit DGPS kartierte Eistopographie zeigt gegeniiber dem subglazialen Relief ei-
ne glatte Struktur. Die siidwestliche Erhebung des Arctowski Eisfeldes ist mit 680 m a.s.l. um
50m hoher, als die norddstlich anschliefsende Kuppe. Beide Erhebungen werden durch einen
ca. 600 ma.s.l. hohen Sattel voneinader getrennt. Die Profile fiir die FEisoberseitentopographie
wurden in einer weiteren Feldkampagne der Universitdt Miinster und Bonn im Jahr 2004/05
auf einen Profilabstand von 500 m mit DGPS verdichtet (Riickamp, 2006).

Parallel zu den in Kapitel 3 vorgestellten Kampagnen wurden GPR-Messungen auf KGI
im November 2006 und Dezember 2007 von einem koreanischen Team auf dem Fourcade
Gletscher (Potter Cove; zur geographischen Einordnung siehe Abb. A.2) bis zu einer topo-
graphischen Hohe von 200 m a.s.l. durchgefiihrt (Kim et al., 2007, 2010; Lee et al., 2010). Der
Fokus lag jedoch nicht in der flichenhaften Aufnahme von Geometriedaten, sondern in der
Auswertung von internen Strukturen in den Radargrammen. Kim et al. (2010) detektierten
mit einem fluggestiitzten 100 MHz GPR-System entlang von drei Profilen (ca. 1.25km) eine
maximale Eisdicke von 79 m. Lee et al. (2010) werteten zwei bodengebundene Profile mit einer
Lange von 490 m und 470 m, die jeweils mit einem 50, 100 und 500 MHz GPR-System kartiert
wurden, hinsichtlich interner Strukturen aus. Hinzugezogen wird noch ein weiteres helikopter-
gestiitztes Profil mit einem 100 MHz GPR-System. Die detektieren Eisdicken liegen hier bei
ca. 60 m. Beide Studien zeigen ein raues Felsbett, verbunden mit einer glatten Eistopographie.

Seit 1999 wurden diverse Feldkampagnen auf dem Hurd und Johnson Gletscher (Li-
vingston Island) durchgefiihrt, um ihre Geometrie zu bestimmen (Benjumea et al., 2003;
Molina et al., 2007; Navarro et al., 2009). Mit einem 15 20, 25 und 200 MHz GPR-System
und DGPS-System wurde eine Fliche von ca. 11km? kartiert. Die Eistopographie zeigt eine
Erhebung (ca. 330 ma.s.l.) auf dem Hurd Gletscher. Der Johnson Gletscher ist ein méchtiger
Auslassgletscher, der im Nordosten an den Hurd Gletscher anschliefst. Es wurde eine mittlere
Eisméchtigkeit von 93.6m berechnet; mit maximalen FEisméchtigkeiten von 200m bzw.
160m am Hurd bzw. Johnson Gletscher. Das gesamte Eisvolumen beider Gletscher wird auf
0.968 £ 0.026 km? geschiitzt.

2.2.2 Temperiertes Eis

Die Beschreibung und Analyse der Temperaturverteilung in den Gletschern und Eiskappen
verdient aus zweierlei Hinsicht eine besondere Aufmerksamkeit: Zum einen deren interne Ab-
ldufe und zum anderen die daraus resultierende mittelbare Kopplung weiterer Prozesse. Die
gegenwirtige Temperaturverteilung beinhaltet Informationen der Klimageschichte. Weiterhin
hingt die Deformationsrate von Eis signifikant von der Temperatur ab; ein Abkiihlen von
—10°C auf —25°C reduziert diese auf ein fiinftel (Paterson, 1994). Erreicht die Temperatur an
der Eisbasis den Druckschmelzpunkt kann ein vorher angefrorener Eiskorper anfangen zu glei-
ten. Dies fithrt zu einem mdglichen Vorstofs der Eisfront, also einer moglichen Destabilisation

in der Zusammenstellung in den Kapiteln 3 und 4.1.
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des Eiskorpers. Eigenschaften wie die Geschwindigkeit von seismischen Wellen, Absorption von
elektromagnetischen Wellen und der spezifische elektrische Widerstand werden durch die Tem-
peratur beeinflusst. Im Besonderen hat das Vorkommen von Wasser im Eiskorper u. a. Einfluss
auf Materialeigenschaften, Deformation, Streuung von elektromagnetischen Wellen sowie eine
Riickkopplung auf die Temperaturverteilung im Falle von Wiedergefrieren und somit Freiset-
zen von latenter Wérme. Des Weiteren hat die Temperaturverteilung nicht nur Auswirkung
auf die Fliefidynamik des Eises, sondern einen entscheidenen Einfluss auf die Sensitivitdt der
Eiskappe beziiglich Klimainderungen. Temperierte Gletscher gelten als hochst sensitiv, da die
gesamte zugefiihrte Energie zum Schmelzen von Eis zur Verfiigung steht; wihrend bei einem
polythermalen Gletscher die Energie zunéchst zum Erwérmen verbraucht wird.

Die Faktoren, welche die Temperaturverteilung im Eis bestimmen, sind vielféltig. Die Tem-
peratur der Eisoberseite wird generell durch das herrschende Klima bestimmt. An der Fisbasis
fithrt der geothermale Wérmestrom und, im Falle von basalem Gleiten, Reibung zur Erwér-
mung des Eises. Deformation, Wiedergefrieren von Wasser und Wéarmetransport durch per-
kolierendes (Schmelz-)Wasser beeinflusst im Inneren die Eistemperatur. Die Wechselwirkung
zwischen Warmestrom und Eisbewegung erschwert mathematische Analysen. Je nach Gewich-
tung der einzelnen Prozesse konnen sich drei Regime ausprégen: (1) kalt, d. h. die Temperatur
ist iiberall unter Druckschmelzpunktbedingungen; (2) temperiert, d.h. die Temperatur ist
iiberall an Druckschmelzpunktbedingung; oder (3) polythermal, d.h. der Eiskorper besteht
aus einem kalten und temperierten Teil, wobei der Ubergang durch die CTS (cold-temperate
transition surface) markiert ist. Enthélt der Eiskorper z. B. Salzeinschliisse, verschwimmt die
Unterscheidung von kaltem und temperiertem Eis (Paterson, 1971). Das temperierte Eis ist
durch das Vorkommen von fliissigem Wasser in einer geringen Menge charakterisiert (Llibou-
try, 1971). Kaltes Eis hingegen ist frei von fliissigem Wasser. In polythermalen Gletschern
oder Eiskappen ist die CTS eine Phasengrenze zwischen den kalten und temperierten Berei-
chen des Fiskorpers. An dieser Grenze kann es z. B. zum Gefrieren von Wasser kommen, wobei
die freigesetzte Energie entlang des Temperaturgradienten im kalten Bereich abgefiihrt wird.

Als Quellen fiir fliissiges Wasser im Eiskérper von Gletschern und Eiskappen sind von Pa-
terson (1971) und Lliboutry (1976) vier genannt worden:

1. Eintreten von Wasser durch Spalten oder Gletschermiihlen;

2. Schmelzwasser perkoliert durch die Firnzone und sammelt sich an der impermeablen
Firn-Eis-Grenze (als eine sogenannte Wassertafel);

3. Schmelzen von Eis durch Deformationswirme;
4. Anderung des Schmelzpunktes durch Anderung des lithostatischen Drucks.

Die ersten beiden Prozesse sind schwierig zu quantifizieren und beschreiben makroskopische
Wasserquellen und Senken. Bei Ersteren wird angenommen, dass das Wasser nicht zum mi-
kroskopischen Wassergehalt in der Eismatrix beitrégt, sondern in einem Drainagesystem auf
makroskopischer Ebene verbleibt (Lliboutry, 1971; Raymond und Harrison, 1975). Es bleibt
jedoch die Frage offen, ob ein Austausch zwischen Wasser in der Eismatrix und dem Drai-
nagesystem stattfindet. Generell wird angenommen, dass die Feuchtigkeitsdiffusion aufgrund
kleiner Wassergehaltsgradienten zu vernachléssigen ist. Dies kann sich jedoch &ndern, wenn der
hydraulische Druck im Drainagesystem signifikant vom Wasserdruck in der Eismatrix abweicht
(Aschwanden, 2008). Generell erfolgt der Transport von Wasser in diesem Drainagesystem auf
einer Zeitskala von Stunden bis wenigen Wochen (Paterson, 1994; Greve und Blatter, 2009). Im
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zweiten Prozess bildet das Schmelzwasser an der impermeablen Firn-Eis-Grenze ein Aquifer-
System (Sharp, 1951; Behrens et al., 1976; Lang et al., 1976; Schommer, 1976; Oerter und
Moser, 1982; Oerter et al., 1982; Fountain, 1989; Schneider, 1999). Das fliissige Wasser kann
also durch Spalten oder seitwirts abfliefen. Die Menge von eingeschlossenem Wasser ist somit
schwierig abzuschétzen.

Die Punkte 3 und 4 betreffen Wasserquellen auf mikroskopischer Ebene. Die Anderung
des lithostatischen Druckes fiihrt jedoch nur zu 0.007 g pro Kilogramm Eis-Wasser-Gemisch
bei einem Meter Differenz in der Tiefe (Pettersson et al., 2004). Dieser Beitrag ist somit
im gesamten temperierten Bereich zu vernachlidssigen (Greve und Blatter, 2009). Es wird
angenommen, dass die Prozesse 2 und 3 die hauptséichlichen Wasserquellen sind (Greve und
Blatter, 2009).

Methoden, um den Wassergehalt im Eis abzuschitzen konnen aufgeteilt werden in
thermodynamische- und Fernerkundungsmethoden. Die thermodynamischen Methoden
beinhalten die adiabatische Wérmemessung an Eiskernen oder die in-situ Warmemessung.
In beiden wird mittels der Ausbreitungsgeschwindigkeit einer Kaltfront im Eiskdrper und
den bekannten Randbedingungen der absolute Wassergehalt bestimmt (Pettersson et al.,
2004). Als Fernerkundungsmethoden kann der Radar-Riickstreukoeffizient in Radargrammen
bestimmt oder eine Analyse der Ausbreitungsgeschwindigkeit von elektromagnetischen
Wellen durchgefiihrt werden (Macheret et al., 1993; Moore et al., 1999; Murray et al., 2000;
Pettersson et al., 2004). Aus diesen Techniken erhdlt man einen relativen Wassergehalt zu
einem Referenzpunkt (Hamran et al., 1996). In-situ bestimmte, mittlere Wassergehalte liegen
bei ca. 2.2% (siehe Auflistung in Pettersson et al., 2004; Benjumea et al., 2003). Generell
wird angenommen, dass die Eismatrix nur einen bestimmten Anteil Wasser aufnehmen kann.
Das Wasser oberhalb dieser Grenze lauft 7. B. zur Eisbasis ab und wird iiber Drainagesysteme
abgefiihrt. Studien von Vallon et al. (1976) und Murray et al. (2000) weisen darauf hin,
dass das obere Limit bei ca. 2-3 % liegt. Nach Lliboutry (1976) liegen der mikroskopische
Wassergehalt temperierter Gletscher zwischen 0.1 2%. Abweichend von diesen Aussagen
werden auch in-situ gemessene Wassergehalte von bis zu 9 % angegeben (in Pettersson et al.,
2004).

Die Beschreibung der Temperatur durch die Warmetransportgleichung und die tempe-
raturabhéngige Viskositit hat sich fiir kalte Eiskorper mittlerweile etabliert (Smith und
Morland, 1981; Paterson, 1994). Theoretische Beschreibungen von polythermalen Eiskorpern
wurden von z. B. Fowler und Larson (1978); Fowler (1984), Hutter (1982, 1983, 1993), Blatter
(1991) und Greve (1995, 1997a,b) formuliert. Die vorgeschlagenen Modelle konnen in zwei
Klassen aufgeteilt werden: (1) Diffusionsmodelle beschreiben das temperierte Eis mit zwei
Massenbilanzen, jedoch nur einer Gleichung fiir Impuls- und Energiebilanz. Der Transport
des Wassers wird hierbei mit dem Fickschen Diffusionsgesetz beschrieben Hutter (1983).
(2) Zweiphasenmodelle hingegen verwenden fiir jede der beiden Komponenten eine Massen-
und Impulsbilanz sowie eine Wechselwirkungskraft zwischen beiden Komponenten (Darcy
Typ) Fowler (1984). Beide Ansitze werden durch Modellgleichungen fiir kaltes Eis sowie
Randbedingungen an der Eisbasis und Oberfliche und der Sprungbedingung an der CTS
ergénzt. Diese beiden konkurrierenden Ansétze wurden von Hutter (1993) getrennt, indem er
vorschlug polythermale und komplett temperierte Eiskérper unterschiedlich zu behandeln: Da
in polythermalen Eiskappen der Wassergehalt eher klein ist und nur entlang von Korngrenzen
in der Eismatrix als mikroskopischer Wassergehalt gebunden ist, ist die Behandlung des
temperierten Eises mit dem Fick-Typ-Diffusionsmodell geeigneter. In komplett temperierten
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Gletschern ist der Wassergehalt grof und die Geschwindigkeit des Porenwassers iiberschreitet
die des Eises. Aus diesem Grund kann die Beschreibung des temperierten Eises als pordses
Medium mit dem Darcy Gesetz adédquat behandelt werden.

Die einzige numerische Umsetzung fiir zeitabhéngig dreidimensionale polythermale Eis-
schildgeometrien von Greve (1995, 1997a,b) gehort dem Diffusionstyp an (SICOPOLIS;
simulation code for polythermal ice sheets). Hierbei wird die CTS-Phasengrenze mit einer
front-tracking Methode positioniert (Greve und Blatter, 2009). Eine weitere Methode um den
mikroskopischen Wassergehalt numerisch zu berechnen wurde von Aschwanden und Blatter
(2005) vorgeschlagen. Die Trajektorienmethode (Integration von Deformationswirme entlang
von Trajektorien) ist jedoch nur bei einem isothermalen Eiskoérper und nicht bei wasser-
gehaltsabhingiger Viskositét im diagnostischen Fall anzuwenden. Diese Methode ist eher
eine Nachbearbeitungsmethode, um auftretende Wasserquellen, die aus Deformationswérme
resultieren, abzuschétzen.

Die Strukturen von polythermalen Gletschern lassen sich in sechs Klassen aufteilen
(Blatter, 1991; Blatter und Hutter, 1991). In Abbildung 2.4 sind verschiedene Typen von
polythermalen Gletschern skizziert. In (1) und (2) besteht der Grofteil aus kaltem Eis ausge-
nommen einer basalen temperierten Schicht (Abb. 2.4(1) und (2)). Die Dicke der temperierten
Schicht héangt vom Klima, der Eisdicke und des Fisflusses ab. Diese Typen sind in kalten
arktischen Gebieten zu finden und werden als als Canadian-Typ bezeichnet (Blatter und
Kappenberger, 1988). (3) Es existiert lediglich eine temperierte Schicht im unteren Bereich
des Akkumulationsgebietes (Abb. 2.4(3)). Schmelzwasser perkoliert durch die Firnschicht
und gefriert am kalten Firn/Eis. Dabei wird latente Wérme freigesetzt, die zur Erwidrmung
und Bildung einer temperierten Schicht eines ansonsten kalten Gletschers fiihrt. (4) Der
illustrierte Gletschertyp in Abbildung 2.4(4) ist typisch fiir die européischen Alpen und
kleine gronlandische Eiskappen (Haeberli, 1976). (5) Abbildung 2.4(5) zeigt den sogenannten
Scandinavian-Typ oder Svalbard-Typ (Pettersson, 2004). Diese etwas paradoxe Darstellung
ist durch das direkte Abfliefen des Schmelzwassers iiber die impermeable Eisschicht im
Ablationsgebiet zu erkldren. Es findet also kein Wiedergefrieren des Schmelzwassers statt,
somit keine Freisetzung von latenter Wérme und es stellt sich eine Temperaturinversion
ein. (6) Der Typ aus Abbildung 2.4(6) hat im Gegensatz zu dem Scandinavian-Typ hohere
Netto-Ablation in niedrigeren Lagen.

Polythermale Eiskappen existieren hauptséchlich in hohen arktischen Breiten (Blatter,
1987; Hutter et al., 1988; Greve und Blatter, 2009) und in grofen Hohen in Europa (Haeberli,
1976) und China (Maohuan, 1990). Aber auch die groken Eiskappen wie Gronland und die
Antarktis zeigen lokal polythermale Strukturen. Liithi et al. (2002) zeigen mit Bohrungen
temperierte Stellen am Jakobshavn Isbrae, Westgronland. Anzeichen von temperiertem Eis in
der Antarktis sind durch subglaziale Seen (Siegert et al., 2005) sowie durch das Vorkommen
von Schmelzwasser an der EPICA (European Project for Ice Coring in Antarctica) Bohrung
(Parrenin et al., 2007) gegeben.

Die Fliefseigenschaften des Kises sind abhingig vom Gehalt des fliissigen Wasser in der
Eismatrix. Bislang gibt es nur eine Studie in der diese Beziehung quantifiziert wurde.
Lliboutry und Duval (1985) fanden heraus, dass der Flieliparameter von temperierten Eis
mehr als drei mal grofer ist, als der von wasserfreiem Eis. Nach Duval (1977) kann dieser
Effekt nicht allein auf thermale Aktivierung zuriickgefithrt werden (Arrhenius Relation). Diese
Erhohung des Fliefparameters am Druckschmelzpunkt ist nach Barnes et al. (1971) durch das
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Bl Temperiert Bl Kalt

Abbildung 2.4: Schematische Darstellung von polythermalen Gletschern basierend auf Blatter
(1991) und Blatter und Hutter (1991). Die Typen (1)-(6) sind im Text erkldrt. Temperiertes
Eis ist rot gekennzeichnet, kaltes Eis blau. Die Markierung (schwarzer Strich) zeigt die Hohe der
Gleichgewichtslinie ELA. Abbildung modifiziert nach Aschwanden (2008).

Zusammenspiel von Korngrenzengleiten und dem fliissigen Wasser an den Kontaktpunkten
von drei oder vier Kérnern, was zur Erhéhung der Deformation fiihrt, zu erkldren. Duval
(1977) erklart die hohere Deformation von temperiertem FEis durch (i) den Anstieg von
Defekten der Eismatrix (sogenannten dislocations, (Paterson, 1994; Greve und Blatter,
2009)), (ii) teilweise wiedergefrierendes Wasser verheilt die sogenannten dislocation pile ups
(Paterson, 1994) und durch (iii) syntektonische Rekristallisationprozesse, mit ausgezeichneter
Richtung der Kristalle, die fiir die Deformation giinstig ist (Paterson, 1994). Alle Prozesse
wirken der Verfestigungsverformung (strainhardening) entgegen.

2.2.3 Modellstudien

Eine erste Modellstudie zur Sensitivitit der Eiskappe von KGI wurde 1995 von Bintanja
(1995) vorgestellt. Basierend auf den meteorologischen Messungen aus dem Siidsommer
1990/91 (s.o0.) wurde die Energiebilanz und Ablation des Ecology Gletschers (Admiralty
Bay) bei 100ma.s.l. durch Variation meteorolgischer Parameter (z.B. Sonneneinstrahlung,
Lufttemperatur, Windgeschwindigkeit) abgeschétzt. Die Berechnungen zeigen hauptséchlich
eine Sensitivitdt gegeniiber einem Anstieg der Lufttemperatur. Im Falle eines Anstieges von
1°C reagiert die Eiskappe mit einem Anstieg der Ablation um 15%. Diese Temperatur-
Sensitivtdt ist nach Bintanja (1995) fiir alle Eiskappen der SSI zu erwarten, da diese in
derselben Klimazone liegen.
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In einer weiteren Modellstudie haben Knap et al. (1996) die Sensitivitit der Eiskappe
von KGI hinsichtlich verdnderlicher Klimabedingungen herausgestellt. Mit Hilfe eines zweidi-
mensionalen vertikal integrierten Eisfliefkmodells und einem Energiebilanzmodell als Antrieb,
konnten Klimaszenarien simuliert werden. Als Eingabegeometrie dienten die von Orheim und
Govorukha (1982) gewonnenen Profildaten. Die Szenarien prognostizieren eine Reduktion
des Eisvolumens um 36 % bei einer Zunahme der Lufttemperatur um 1°C in 100 Jahren. In
einem worst-case-Szenario (+5°C in 100 Jahren) verschwindet die Eiskappe bis zum Ende
des 21. Jahrhunderts. Aufgrund der damaligen Rechnerkapazitéiten wird hier die Eisdynamik
mit den Gleichungen der SIA (Shallow Ice Approzimation) berechnet und der Eiskorper als
isothermal angenommen (d.h. temperaturunabhéngige Viskositét). Aus diesen vereinfachten
Annahmen resultieren Probleme bei der Validierung des diagnostischen Zustandes (d.h.
Ubereinstimmung von simulierter und in-situ Eistopographie) im Bereich der Eisscheide und
Gletscherbegrenzung. Die SIA nutzt das Verhéltnis zwischen geringer vertikaler zu hoher
horizontaler Ausdehnung grofiskaliger Inlandeisschilde aus und wird somit iiberwiegend in
grofskaligen Inlandeismodellen eingesetzt. Es wurde gezeigt, dass die Ndherungen der SIA im
Bereich von Eisstromen, Eisscheiden, Gletscherbegrenzungen, kleineren Eiskappen und Glet-
schern und im Ubergangsbereich von Eisschild zum Schelfeis nicht mehr giiltig sind (Blatter,
1995); es muss auf Modelle hoherer Ordung (higher-order-model) oder ein sogenanntes full-
Stokes-Modell zuriickgegriffen werden (Modellklassifizierung nach Hindmarsh, 2004). Um zu
einer akzeptablen Ubereinstimmung zu gelangen, haben Knap et al. (1996) den Fliefparam-
ter auf einen Wert gesetzt, der um einen Faktor von 2.5 gréfer als der von temperiertem Eis ist.

Barboza et al. (2004) folgern aus prognostischen Simulationsrechnungen und Variation
der Netto-Akkumulation, dass der Lange Gletscher im stationdren Gleichgewicht ist. Bei
einer Verringerung der Netto-Akkumulation um 20 % (in Relation zu dem Wert von Simoes
et al., 2004b, (s.o.)) zeigt die Eisoberfliche keine Veréinderung; erst bei einer Reduktion um
50 % weist die Topographie einen Riickgang um 26m in 100 Jahren auf. Analog zu dem
Eisfliebmodell von Knap et al. (1996) werden hier die Gleichungen der STA zur Beschreibung
der Eisdynamik genutzt. Des Weiteren wird weder basales Gleiten noch die Temperatu-
rabhéngigkeit der Viskositédt beriicksichtigt. Fiir den Fliefiparameter wird der Wert fiir
temperiertes Eis verwendet. Eine Anpassung von simulierten Geschwindigkeiten an in-situ
Geschwindigkeiten wird hier nicht gezeigt.

In der Studie von Brocq (2003) konzentrieren sich die Simulationsrechnungen auf das Warsawa
Eisfeld. Auch hier wird die Sensitivitéit gegeniiber eines Anstieges der Lufttemperatur heraus-
gestellt. Ein Anstieg der ELA um 100 m fiihrt zu einer 36%igen Reduktion des Eisvolumens.
Das verwendete numerische Modell zur Beschreibung der Dynamik basiert auf einer vertikalen
Integration der SIA-Gleichungen mit Beriicksichtigung der longitudinalen deviatorischen
Spannungen (Hubbard, 1999). Analog zu Knap et al. (1996) wird die Temperaturabhéngigkeit
vernachlissigt und die Simulationen durch Ubereinstimmung der simulierten Eisoberseiten
und -volumen mit den in-situ Messungen bewertet. Der Parameterraum der unbekannten
Grofben (tuning-Parameter) konnte jedoch nicht eindeutig abgegrenzt werden, so dass mehrere
fliefsddynamische Losungen koexistieren, die unterschiedliche Temperaturregime reprisentieren.

Die oben vorgestellten Modelle beruhen auf Vereinfachungen in der Beschreibung der

Eisrheologie und Dynamik. Die Schwierigkeiten der Autoren den diagnostischen Zustand zu
simulieren, kann aus diesen Vereinfachungen resultieren. Breuer et al. (2006) nutzten fiir ihre
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Studien der Eiskappe von KGI das Modell hoherer Ordnung COMBIS?S (Computer-based Ice
Shelf/Ice Sheet Simulator) fiir kalte kleinskalige Eisschilde (Sandhéger, 2000, 2003; Grosfeld
und Sandhiiger, 2004; Breuer et al., 2006). COMBIS2S beriicksichtigt neben weiteren
Spannungstermen gegeniiber der SIA zur Beschreibung der Eisdynamik, basale Gleitprozesse
und die Temperaturabhéngigkeit der Viskositiat. Breuer et al. (2006) heben die Notwendigkeit
hervor, Kalteismodelle zu modifzieren, um deren Anwendbarkeit auf polythermale oder
temperierte Gletscher zu gewihrleisten. Die Modifikationen von Breuer et al. (2006) umfass-
ten die Beriicksichtigung des mikroskopischen Wassergehaltes in der Eismatrix und dessen
Einfluss auf den Fliefparameter. Durch das Fehlen von in-situ Messungen erfolgte in dieser
Arbeit keine Validierung der Eisdynamik des Arctowski Eisfeldes. In den anschliefenden
Arbeiten von Riickamp (2006) und Breuer (2007) konnte mittlerweile auf in-situ gemessene
Oberflachengeschwindigkeiten des Arctowski Eisfeldes zuriickgegriffen werden. Beide Arbeiten
zeigen Simulationsergebnisse mit &hnlich gut validierten Geschwindigkeitsfeldern, jedoch
unterscheiden sich die Temperaturregime massiv. In Riickamp (2006) liegt die 0°-Isotherme
an der Eisoberseite auf Oma.s.] gegeniiber einer Hoéhe von 400ma.s.l. bei Breuer (2007).
Die Arbeit von Breuer (2007) stiitzt sich auf die These, dass die Eiskappe von KGI nahezu
temperiert ist (s.o0). Jedoch wird keine umfangreiche Parameterstudie zur Minimierung der
moglichen Szenarien durchgefiihrt. Diese unterschiedlichen Ergebnisse verdeutlichen, dass
hier noch kein Konsens beziiglich des Temperaturregimes besteht. Breuer (2007) stellt in
ihrer Arbeit heraus, dass eine verbesserte Datenlage die Glaubwiirdigkeit der Simulationen
erhohen wiirde. Weiterhin ist zu beriicksichtigen, dass durch die Parametrisierung der
Fliekeigenschaften (Breuer et al., 2006), die Kalteisbereiche einen signifikanten Anteil an
mikroskopischen Wassergehalt aufweisen konnen (von 0 1.6 %).

Neben diesen Studien wurde offengelegt, dass das COMBIS?S-Modell fiir die Beschreibung
der Eisdynamik von KGI nicht geeignet ist. Diese Einschrinkung ist auf die verwendete nume-
rische Losungsmethode nach Blatter (1995) zuriickzufithren, welche nur ein begrenztes Hohen-
zu Langenverhéltnis e und Undulationen der Eisméchtigkeit zuldsst. Um eine numerisch
stabile Losung zu gewéhrleisten, miissen lokale Eismichtigkeitsgradienten begrenzt werden.
Als Folge weichen die simulierten Geschwindigkeiten teilweise signifikant von den in-situ
Geschwindigkeiten ab. Ein weiterer Schwachpunkt des Modells stellt die Berechnung des
basalen Gleitens, basierend auf der STA dar (Sandhéager, 2000; Greve und Blatter, 2009); dies
verdeutlichen die Simulationsrechnungen der internationalen ISMIP-HOM-Vergleichsstudie
(Ice Sheet Model Intercomparison Project for Higher Order Models, Pattyn et al., 2008;
Breuer, 2007).

Die oben dargestellte Problematik, eine akzeptable diagnostische Dynamik mit Hilfe
von numerischen Simulationsrechnungen zu erhalten, ist auch Gegenstand von Studien am
Johnson Gletscher (Livingtson Island). In einer ersten Arbeit von Corcuera et al. (2001) wird
geschlussfolgert, dass ein zweidimensionales Flieflinienmodell die Dynamik nicht geeignet
wiedergeben kann. Dies wird auf die komplexe Geometrie zuriickgefiihrt, zu deren korrekten
Beschreibung der Fliefsdynamik ein dreidimensionales Fliefmodell erforderlich ist. In einer
anschliefenden Studie treffen Martin et al. (2004) die Aussage, dass die Gleichungen der
SIA die Dynamik kleinskaliger Gletscher nicht addquat beschreiben konnen. Aus diesem
Grund verwenden sie ein dreidimensionales full-Stokes-Fliekmodell, um den diagnostischen
Zustand des Spannungs- und Geschwindikeitsfeldes des Johnson Gletschers zu simulieren.
Die Temperaturabhéngigkeit der Viskositdt wird vernachlédssigt und der Fliefparameter und
die unbekannten Koeffizienten im basalen Gleitgesetz als tuning-Parameter verwendet. Der
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optimal angepasste Wert des Fliefparameters entspricht dem eines temperierten Gletschers
mit einem niedrigen mittleren Wassergehalt von 0-0.3 %. Das neu erlangte Geschwindigk-
eistfeld zeigt eine deutliche Verbesserung gegeniiber Corcuera et al. (2001), jedoch ist im
Bereich der Kalbungsfront die Dynamik eines Gezeitengletschers nicht addquat wiedergegeben
(Martin et al., 2004). Durch die Einfiihrung eines Kalbungsmechnismus an der Eisfront wird
dieser Aspekt verbessert (Otero et al., 2010). Allerdings wird eine erneute Anpassung der
tuning-Parameter gefordert. Der in dieser Studie resultierende Wert des Fliefiparameters
ist der gebrauchliche Wert fiir polythermale Eiskérper (z. B. Hanson, 1995; Paterson, 1994).
Dieser mogliche Wandel in der thermalen Struktur des Johnson Gletschers ist von besonderem
Interesse, da im Allgemeinen angenommen wird, dass die Eiskappen der SSI temperiert sind
(z.B. Qin et al., 1994; Furdada et al., 1999; Benjumea et al., 2003; Macheret et al., 2009).

2.2.4 Thermaler Status der Eiskappe von KGI

Wie oben ausgefiihrt, gelten die Eiskappen der SSI im Allgemeinen als temperiert. Dies wird
auf ihre subpolare Lage mit maritimen Klimabedingungen zuriickgefiihrt. Orheim und Go-
vorukha (1982) bezeichnen Akkumulationsgebiete der Eiskappe von KGI aufgrund von ge-
messenen Schneetemperaturen als temperiert. Diese These wird von Macheret et al. (1997)
und Macheret und Moskalevsky (1999) durch GPR-Messungen gestiitzt. Allerdings wird deren
Schlussfolgerung durch eine nicht spezifizierte Analyse fragwiirdig. Simoes und Bremer (1995)
und Simoes et al. (1999, 2004a) stellen heraus, dass zumindest grofe Gebiete der Eiskappe
temperiert sind. Dies fithren sie einerseits auf die fehlende Registrierung von Felsbettreflexio-
nen in durchgefithrten GPR-Messungen und andereseits auf gemessene Bohrlochtemperaturen
zuriick. In der oben zitierten Bohrlokation wurden variierende Firntemperaturen von —0.35°C
bis —0.25°C bis zu einer Tiefe von 45m gemessen. Zu ihrer Analyse ziehen sie detektierte
Sedimentstrome an Auslassgletschern hinzu (Pichlmaier et al., 2004), welche ein Anzeichen
einer temperierten Basis sind. Das austretende Schmelzwasser transportiert Sedimente, wel-
che als Triibungsfahnen im Meer vom Satelliten im optischen Spektralbereich zu sehen sind
(Abb. 2.5). Die Bohrlochmessungen von Simdes et al. (2004a) auf dem Arctowski Eisfeld
decken sich mit den Messungen von Wen et al. (1998); ihre 15m tiefen Firntemperaturen va-
riieren von —0.1°C, 0°C, 0°C und —0.2°C (bei 380m, 510m, 610m und 702m). Wen et al.
(1998) schliefen durch hinzuziehen von weiteren gemessenen Grofen (Niederschlag, Wasser-
tafel, Jahresmitteltemperatur, etc.), dass die Eiskappe temperiert ist.

Erste Indizien, dass die Haupteiskappe Kalteisbereiche birgt, werden von Pfender (1999)
und Blindow et al. (2010) dargelegt. In den Radargrammen sind neben der Reflexion der Eis-
Fels-Grenze auch Strukturen der Firnschichtung (Stratigraphie), eine Wassertafel, Isochronen,
Raymond-Bumps und Diffraktionen zu identifizieren. Deren Analyse beruht auf der Interpre-
tation von Diffraktionen in den GPR-Sektionen, welche als makroskopische Wassereinschliis-
se gedeutet werden. Eine Trennung von temperierten und kalten Bereichen wird durch die
Héaufigkeit der Diffraktionen abgeschétzt. Demnach verlduft die CTS-Phasengrenze in einem
Hohenbereich von ca. 550 m a.s.l. (Pfender, 1999). Bei Blindow et al. (2010) wird diese Schluss-
folgerung durch Uberarbeitung von mehrdeutigen GPR-Profilen revidiert und der Eiskorper
unterhalb von 400 m a.s.l. als temperiert angenommen. Die Indizien eines kalten Kerns in den
topographisch hoheren Lagen deckt sich mit den dort detektierten Raymond-Bumps (Pfender,
1999; Blindow et al., 2010), da diese ein Phdnomen einer kalten nicht gleitenden Eisbasis sind
und bislang nicht in temperierten Gletschern detektiert wurden (Raymond, 1983).

Eisen et al. (2009) konnten in ihren Studien zeigen, dass ein Riickschluss von hoher und
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Abbildung 2.5: Sedimenteintrag auf King George Island in das marine Okosystem sichtbar in einem
SPOT XS Bild vom 19. Februar 1988. Die Menge des Sedimenteintrages ist qualitativ durch die
Farbgebung dargestellt: Rot bedeutet hoher Eintrag, blau wenig Eintrag. Abbildung von M. Braun
zur Verfiigung gestellt.

niedriger Riickstreuung des Radarsignals auf den Verlauf der C'TS nicht machbar ist. Lediglich
der Riickschluss von niedriger Radar-Riickstreuung auf kaltes Eis ist mdglich. In ihrer Studie
weicht die bestimmte CTS-Tiefe aus Bohrlochtemperaturen mit der CTS aus dem Einsatz
erhohter Radar-Riickstreuung (RTS, Radar Transition Surface) signifikant ab. Fiir diese
Abweichung fiihren die Autoren saisonale Effekte, Ungenauigkeiten bei der Bestimmung der
Tiefe der GPR-Sektion und im Besonderen die verwendete Radarfrequenz als Griinde an.

Da oben ausgefiihrt wurde, dass die Eistemperatur der Eisoberseite durch das herr-
schende Klima bestimmt wird, verlangt der hier aufgezeigte Unterschied der gemessenen
Firntemperaturen mit der gemessenen 2 m-Jahresmitteltemperatur der Luft nach einer Erkla-
rung. Dieser Widerspruch kann durch Wiedergefrieren und Perkolation von Schmelzwasser in
der Firnschicht, also Freisetzen von latenter Warme und Energiezufuhr erklart werden. Diese
Prozesse fiithren zu einem Erwérmen der Firnschicht und des Eiskorpers. Die Annahme, dass
die gemessene 10 m-Eistemperatur gleich der Jahresmitteltemperatur der Luft ist (Paterson,
1994), gilt hier somit nicht. Ein Erwérmen der Firnschicht durch Gefrierprozesse von Schmelz-
wasser konnte von Sverdrup (1935) gezeigt werden und Abweichungen von Firntemperaturen
zur Jahresmitteltemperatur der Luft z. B. von Hughes und Seligman (1939).
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Im Ablationsgebiet ist dieser Effekt aufgrund einer nicht vorhandenen Firnschicht we-
niger oder nicht ausgepridgt. Das Wiedergefrieren findet hier nahe oder an der Oberfliche
statt und die freigesetzte latente Warme kann in die Luft entweichen. Des Weiteren flieft
Schmelzwasser direkt iiber der impermeablen Eisschicht ab. Dies deckt sich wiederum mit
den gemessenen Bohrlochtemperaturen von Wen et al. (1998) am Bellingshausen Dome. Hier
wurden 10 m-FEistemperaturen von —1.9°C, —1.4°C, —0.1°C und —1.1°C in Hohenlagen von
110m, 150m, 185 m und 252 m gemessen; die kilteste Temperatur wird auf dem niedrigsten
Hohenniveau erreicht (vgl. Beschreibung zur Temperaturinversion Abb. 2.4(5)). Ablationsge-
biete kénnen somit gegeniiber einem temperierten Akkumulationsgebiet kalt sein. Abhéngig
von den lokalen Gegebenheiten (z.B. geothermaler Wiarmestrom) kann eine temperierte
Basis unterhalb der kalten Schicht vorhanden sein. Der Fall eines temperierten Gletschers
mit einer oberflichennahen kalten Schicht im Ablationsgebiet wurde von Bjoérnsson et al.
(1996) auf Svalbard mit Hilfe von hochfrequenten GPR-Messungen und Bohrlochtempera-
turen nachgewiesen. Die Vermutung, dass das Ablationsgebiet auf KGI, in diesem Fall der
Bellingshausen Dome, kalt ist, wird durch die GPR-Messungen von Pfender (1999), Sobiech
(2009) und Blindow et al. (2010) und Beobachtungen vor Ort gestiitzt: (i) Unterhalb von ca.
160 m zeigen die GPR-Messungen am Bellingshausen Dome keine Radar-Riickstreuung; (ii)
in einem Hdohenbereich von ca. 200 m einen kontinuierlichen Riickgang der Firnschicht bis hin
zum Verschwinden am Ende des Sommers verbunden mit enormen Schmelzwasserfliissen auf
der Eisoberseite (Eraso und Dominguez, 2007; Dominguez und Eraso, 2007).

Die oben angefithrten Aussagen und Modellstudien zeigen, dass noch keine Einigkeit
beziiglich des thermalen Regimes der Haupteiskappe von KGI besteht. Aus den bisherigen
Erkenntnissen kann das Ablationsgebiet als kalt eingestuft werden. Die Haupteiskappe weist
temperierte Bereiche auf sowie Indizien fiir einen kalten Kern in den oberen Lagen. Festzuhal-
ten ist auch, dass das Wiedergefrieren von Schmelzwasser zu héheren 10 m-Firntemperaturen
im Akkumulationsgebiet gegeniiber dem Ablationsgebiet fithren kann. Dies verdeutlicht
die komplizierte Kopplung zwischen Klima und dem Gletscher: Im Falle von niedrigeren
Sommertemperaturen kann sich das Akkumulationsgebiet des Gletschers ausdehnen; damit
einher geht ein Temperaturanstieg in der Firnschicht. Folglich fiihrt eine Abnahme der
Lufttemperatur zu einem Anstieg der Temperatur des Gletschers.

Weiterhin muss hier angemerkt werden, dass die gemessenen Bohrlochtemperaturen auf KGI
im Akkumulationsgebiet repréasentativ fiir die Firnschicht, also oberhalb der Wassertafel, sind.
Temperaturmessungen fiir den Eiskorper unterhalb der Wassertafel existieren nicht. Dies ist
darauf zuriickzufiihren, dass sich das Bohrloch aufgrund des hydraulischen Drucks mit Wasser
fiillt, sobald die Wassertafel angebohrt wird und somit die Bohrlokation unbrauchbar wird
(Simdes et al., 2004a). Uber einen Effekt der Wassertafel auf die Eistemperatur des darun-
terliegenden Eiskorpers kann hier nur spekuliert werden: (1) Da die bisherigen Messungen
im Stidsommer stattgefunden haben, ist der Zustand, d.h. Ausdehnung oder Existenz, der
Wassertafel im Siidwinter nicht bekannt. Nach Schommer (1976) und Paterson (1994) gibt es
Indizien, die belegen, dass die Firnschicht eines Eiskorpers im Winter keine signifkante Menge
an Wasser speichert. Demnach wird das aufgenommene Schmelzwasser am Ende der Schmelz-
saison iiber Drainagemechanismen abgefiihrt. Saisonale Variationen der Dicke der Wassertafel
sind durch Pegelstinde im Bohrloch gemessen worden: ein Anstieg im Friihling, Abfall im
Herbst und keiner signifikanten Variation im Winter (Lang et al., 1976; Schommer, 1976,
1978; Ambach et al., 1981; Fountain, 1989). Eine Entwisserung der Wassertafel kann auch
aus der Entstehung und Offnung von Spalten und Gletschermiihlen resultieren. Die Drainge-
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charakteristik ist jedoch aufgrund von Mulden und Senken in der Geometrie, Vorkommen von
Spalten, etc. bei jedem Gletscher unterschiedlich und nicht iibertragbar. So wurde z.B. am
Vernagtferner (Alpen) eine deutlich ausgeprigte Wassertafel am Ende des Winters detektiert
(pers. Mitt. N. Blindow).

(2) Die Wassertafel wirkt wie ein Isolator: Das Gefrieren des Schmelzwassers in der Firn-
schicht resultiert aus der gespeicherten Kélte der eingedrungenen Wintertemperatur. Durch
die Freisetzung von latenter Wérme kann diese wiederum ausgeloscht werden (Paterson, 1994;
Sverdrup, 1935; Cai et al., 1986). Der Transport der saisonalen Temperaturvariationen, die
sich {iblicherweise durch Wérmeleitung in das Innere des Eiskérpers fortpflanzen (Paterson,
1994), kann somit zum Erliegen kommen.
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Kapitel 3
Methodik der Feldmessungen

Zur Aufstellung der Massenbilanz und Massenbilanzénderungen sowie den damit verkniipften
komplexen Reaktionen eines Fiskorpers, bedarf es der Bestimmung glaziologischer Parameter
wie Eisméchtigkeiten und Eisausdehnung, Temperaturen an der Oberfliche, im Innern und
an der Eisunterseite, Schneezutrags- und Abflussraten sowie Eisbewegung und Deformation
(Paterson, 1994). Aus diesen Grofen lassen sich Aussagen iiber Massenfluss und Gleichge-
wichtszustand eines Eiskorpers treffen. Einige dieser Parameter lassen sich von der Oberfldche
aus erfassen (z.B. Eisbewegung der Eisoberseite und Eisméchtigkeiten) und bei anderen be-
darf es einer langen Beobachtungszeit (Schneezutriige; Beobachtungszeit ca. ein Bilanzjahr!)
oder sind nicht direkt zugénglich (z. B. Temperaturen im Innern oder basale Bewegung). Um
saisonale Schwankungen oder Anderungen zu quantifizieren, sind Wiederholungsmessungen
notig.

Mit Hilfe des DGPS (Differentiellem GPS) hat sich in der Glaziologie mittlerweile eine ein-
fache Methode zur Bestimmung von Eisoberseitengeschwindigkeiten etabliert. Ublicherweise
werden Markierungen auf dem Eis angebracht, deren Flieltbewegung mit dem Eis relativ zu
einem dufseren Fixpunkt beobachtet wird. Da die verwendeten Markierungen in der Regel in
der Eisoberfliche fixierte Bambusstangen oder Aluminiumstangen (Balisen) sind und somit
langeren Zeitrdumen Stand halten, ist eine Messung von Schneezutridgen iiber ein Bilanzjahr
hinweg moglich (im weiteren Text als Akkumulation fiir positiven Zutrag und Ablation fiir
negativen Zutrag bezeichnet).

Zum kartieren von Eismé&chtigkeiten macht man sich die Eigenschaft zu Nutze, dass sich
Eis fiir bestimmte Radarfrequenzen elektromagnetisch nahezu transparent verhélt. Die An-
wendung von niederfrequenter Radartechnik (im weiteren Text als GPR (Ground Penetrating
Radar) bezeichnet) in der Glaziologie findet neben der Bestimmung von Eisméchtigkeiten
mittlerweile ein breite Anwendung, z. B. um interne Strukturen im Eiskdrper abzubilden. Fiir
grofraumige Erkundungen werden hauptséchlich Flugzeuge mit einem unter den Tragfliigeln
montierten GPR-System als Messplattformen eingesetzt. Ist eine hohe Wendigkeit gefragt
(z.B. in engen Alpentélern), bietet sich als Messplattform ein Hubschrauber mit einem GPR-
System als geschleppte Aufsenlast an. Bodengebundene Messungen, mit Schneemobilen oder
zu Fuf, finden hauptséchlich bei kleinrdumigen Vermessungen in gut zuginglichem Terrain
Anwendung. Hierbei wird neben dem GPR-System ein DGPS zur Positionierung mitgefiihrt.

Auf der Eiskappe von KGI wurden seit 1997 umfangreiche Messungen zur Bestimmung von
glaziologischen Parametern vom Institut fiir Geophysik der Universitdt Miinster in Kooperati-
on mit dem Zentrum fiir Fernerkundung der Landoberfliche (ZFL) der Universitdt Bonn und
dem Institut fiir Physische Geographie der Universitit Freiburg durchgefiihrt (Tab. B.1). Die
ersten Expeditionen konzentrierten sich zunéchst auf Messungen am Bellingshausen Dome

'Ein Bilanzjahr ist definiert als das Zeitintervall zwischen zweier sukzessiver Minima der Eisdicke (Paterson,
1994). Im Mittel betrdgt das Intervall 365 Tage; die Minima liegen iiblicherweise am Ende des Sommers.

31



Kapitel 3 Methodik der Feldmessungen

und Arctowski Eisfeld?. Im Siidsommer 20073 wurden die Messungen auf den Zentralteil der
Eiskappe ausgedehnt. In der jiingsten Kampagne konnten im nordwestlichen, verspalteten
Kiistenbereich des Arctowski Eisfeldes und des Zentralteils fluggestiitze Messungen erfolgreich
absolviert werden.

Die Erhebung der Daten war fokussiert auf zwei Aspekte:

1. Mit Hilfe von DGPS- und GPR-Messungen und einer addquaten Auswertung sollen
konsistente 3D-Datensétze erstellt werden, welche eine akkurate Darstellung digitaler
Gelindemodelle (DGM) der Eistopographie, des Felsuntergrundes und einer Karte der
Verteilung von Eisméchtigkeiten ermdglichen.

2. Auf einem engen Netzwerk sollten prizise Eisbewegungsraten der Fisoberseite mit DGPS
gemessen werden.

Diese Daten dienen fiir die numerischen Modellstudien (Kap. 8) als Eingabe- und Validie-
rungsparameter. Weiterhin werden aus Wiederholungs- und Langzeitmessungen sowie Sa-
tellitenbildern Gletschriickzugsgebiete, Akkumulationsraten, Hohenénderungen und saisonale
Schwankungen der Eisbewegung abgeleitet. Im Folgenden werden die Funktionsprinzipien,
Datenakquistion, -prozessierung und -qualitdt der benutzten Methoden und erhobenen Daten
erldutert.

Anmerkung: Im Zuge der hier vorgelegten Arbeit sind seit des Stidsommers 2006/07 Feld-
messungen auf KGI durchgefiihrt worden. Die bodengebundenen GPR-Messungen wurden im
Rahmen zweier Diplomarbeiten ausgewertet (Suckro, 2007; Sobiech, 2009), so dass hier auf ei-
ne ausfiihrliche Darstellung der Auswertung verzichtet wird. Weiterhin gehen GPR-Messungen
der 1997/98er- und DGPS-Messungen der 2004/05er-Kampagnen ein, deren Auswertung be-
reits in Pfender (1999) und Riickamp (2006) erldutert wird.

3.1 Differentielles GPS

3.1.1 Funktionsprinzip des DGPS

Die Positionsbestimmung mit GPS basiert auf der Messung der Abstinde des Empfiangers
zu mehreren Satelliten. Der Abstand wird indirekt iiber die Laufzeit der Signale von den
Satelliten zum Empfianger gemessen. Dies ist mdglich, weil die Geschwindigkeit, mit der sich
die Signale ausbreiten, theoretisch konstant und bekannt ist. Allerdings ergeben sich in der
Praxis gewisse Ungenauigkeiten, weil die Geschwindigkeit der Signale durch atmosphérische
Storungen leicht variiert. Das herkdmmliche fiir den privaten Nutzer geldufige GPS hat eine
Lagegenauigkeit von oj, ~ +15m (z. B. Hofmann-Wellenhof et al., 1994, GARMIN*). Als
Faustformel gilt fiir die vertikale Genauigkeit o, = 2 X o (pers. Mitt. Prof. W. Korth,
Technische Fachhochschule Berlin). Zur Vermessung der Topographien von Eiskappen, deren
Oberflachengradient in der Grofenordnung von a & 0.1° liegt (z. B. Paterson, 1994), ist somit
das GPS nicht geeignet. Ebenso fiir die Messung von Eisgeschwindigkeiten: Typische Werte

2DFG-Projekt KIGEIS (King George Island); DFG-AZ SA 694/1-1

3Start des DFG-Projektes DATIC (Dynamics of an Antarctic Temperate Ice Cap) im Sep. 2006, DFG-AZ
BL 307/3-1

“http://www8.garmin.com/aboutCPS/index.html, Abgerufen: 1.10.2010.
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von Eisgeschwindigkeiten gegriindeter, polarer Gletscher liegen in der Groéfsenordnung von
v~ 50ma~! (z.B. Paterson, 1994). Dies entspricht einem horizontalen Versatz einer an der
Eisoberseite verankerten Balise von ca. 4m in 4 Wochen (typischer Beobachtungszeitraum)
und ist mit dem herkdmmlichen GPS nicht zu messen.

Zur Vermessung der Eistopographien und Bestimmung von Eisbewegungsraten bietet
sich das geodédtische Messverfahren DGPS an. Im Vergleich zum GPS hat es, je nach Modus
und Beobachtungszeit, eine Lagegenauigkeit von oj, ~ +2mm (Seeber, 2003). Vertikal gilt
weiterhin die oben genannte Faustformel. Im Gegensatz zum GPS konnen die Positionen
des DGPS nicht in Echtzeit ausgegeben werden; hierfiir ist eine Datenprozessierung nach
der Messung notwendig®. Beim Verfahren des DGPS werden zwei Empfinger benétigt, die
simultan Satellitendaten aufzeichnen. Zudem muss ein Referenzpunkt existieren, dessen
Koordinaten exakt bekannt sind. An dem Referenzpunkt wird die sogenannte ortsfeste Basis
positioniert. Ein zweiter DGPS-Empfinger (Rover) ist fiir die Positionsmessung im Einsatz.
Aus der Abweichung der tatsédchlichen und der empfangenen Position lassen sich fiir jeden
Satelliten die wirklichen Laufwege der Signale zum Empfinger sehr genau bestimmen. In
der Datenprozessierung werden diese Differenzangaben als Korrekturwerte genutzt, um
die Position des Rovers zu korrigieren. Diese Methode funktioniert jedoch nur bei kurzen
Basislinien (Abstand Basis-Rover < 50km Magellan (1994); King (2004)), da in diesem
Fall angenommen wird, dass die errechneten Korrekturen an der Basis identisch der des
Rovers sind. Bei grokeren Basislinien ist dies aufgrund von Anderungen der Laufzeiten in
der Tonosphére und Troposphére und jeweils unterschiedlicher Satellitenkonfiguration an der
Basis und des Rovers nicht mehr der Fall.

Das DGPS bietet verschiedene Modi an, die es erlauben diverse Fragestellungen zu bear-
beiten. Bei den im Rahmen dieser Arbeit durchgefithrten Untersuchungen kamen zwei Modi
zum Einsatz:

Statischer Modus: Der statische Modus wird zur Ortsbestimmung einzelner Punkte ver-
wendet. Der Rover wird an dem zu bestimmenden Ort installiert und nicht bewegt. Der Rover
zeichnet kontinuierlich und simultan zur Basis Positionsdaten auf. Die Beobachtungszeit und
das Datenintervall sind der Basislinie und der Fragestellung anzupassen.

Kinematischer Modus: Der kinematische Modus eignet sich zur flichenhaften und schnellen
Aufnahme von Positionsdaten. Im Vergleich zum statischen Modus wird der Rover bewegt.
Der Rover zeichnet kontinuierlich und simultan zur Basis Positionsdaten auf. Das Dateninter-
vall ist so einzustellen, dass man die gewiinschte Datendichte entlang des Messprofils erhélt.
Aufgrund der kurzen Beobachtungszeit der einzelnen Punkte ist die horizontale und vertika-
le Genauigkeit reduziert (Seeber, 2003). Im kinematischen Modus ist zu beachten, dass die
gewiinschte Datendichte von der Basis bestimmt wird, da die Korrekturwerte nur im Daten-
intervall der Basis vorliegen.

®Einige DGPS-Empfinger bieten einen sogenannten RTK (real-time-kinematic)-Modus an. Hier werden Kor-
rektursignale via Funk an den Empfinger gesendet und die exakte Position in Echtzeit ausgegeben.

33



Kapitel 3 Methodik der Feldmessungen

3.1.2 Datenakquisition und Datenprozessierung
Datenakquisition

In Tabelle 3.1 ist ein Uberblick der genutzten DGPS-Empfinger, Nachbearbeitungs-Software,
Beobachtungsdauer im statischen Modus und eingestellte Datenrate im statischen und kinema-
tischen Modus angegeben. Die Typ-Bezeichnung Ein-Frequenz- und Zwei-Frequenz-Empfinger
ist im Prinzip ein Leistungsmerkmal des DGPS-Empfingers. Ein Zwei-Frequenz-Empfinger
speichert gegeniiber einem Ein-Frequenz-Empfinger beide vom Satelliten ausgesendeten Tré-
gerfrequenzen L1 und L2, welche dann in der Nachbearbeitung zur Verfiigung stehen. Mit
einem Zwei-Frequenz-Empfiangertyp werden qualitativ hochwertigere Positionsbestimmungen
erzielt (Seeber, 2003). Die niedrige Datenrate von 15s~! in der 2007er-Expedition ist auf den
kleinen Speicher des Trimble 4000 SSE DGPS-Empfingers zuriickzufiithren. Die Datenakquisi-
tion gliedert sich auf in Referenzpunkt, Eisoberseitengeschwindigkeiten, bodengebundene und
fluggestiitzte Kartierung.

Referenzpunkt (Basis): Als Grundlage fiir die Vermessung mit DGPS musste zunéchst die
absolute Bestimmung der Basis sowie die Einbindung in das ortliche Koordinatensystem er-
folgen. In der Nihe der uruguayischen Forschungsstation B.C.A.A. (Base Scientifica Antarti-
ca Artigas, zur geographischen Einordnung siehe Abbildung 2.1) existiert der Referenzpunkt
Art15. Dieser Referenzpunkt dient innerhalb eines Krustenbewegungs-Projektes des Institutes
fiir Planetare Geodésie der TU Dresen als Messpunkt. Die exakten Koordinaten des Referenz-
punktes Artl wurden von Prof. R. Dietrich (TU Dresden) zur Verfiigung gestellt:

Projektion: UTM /Zone 21E

Datum: WGS 84

Ellipsoidische Hohe: 33.507m
Orthometrische Hohe: 11.810m
Koordinaten: 430018.885 E, 3120619.420 S

Da wihrend den durchgefithrten Expeditionen 2006/07 und 2008/09 der Referenzpunkt
Artl teilweise vom Servicio Geogréafico Militar im Rahmen des Krustenbewegungs-Projektes
betrieben wurde, hat Herr Leutnant José¢ Maria Pampillon Berger (Servicio Geografico Mi-
litar, Montevideo, Uruguay) die Daten der Basis zur Verfiigung gestellt, allerdings in einer
Datenrate von 15s~!. Fiir die hier vorgestellten kinematischen Messungen ist diese Daten-
dichte nicht ausreichend (siehe bodengebundene Kartierung unten). Aus diesem Grund wurde
eine zweite Basis Art2 unmittelbar neben Artl installiert und mittels einer statischen DGPS-
Punktmessung mit Hilfe des Referenzpunktes Artl als Basis eingebunden. Der Referenzpunkt
Art2 wurde dann mit einer der Fragestellung angepassten Datenrate betrieben.

In den Expeditionen 2006/07 und 2007/08 wurden die Messungen von einem Eiscamp im
Zentralteil der Eiskappe von King George Island durchgefiihrt. Eine Besetzung des Referenz-
punktes Artl war somit nicht tdglich moglich. Dies erfordert eine Einbindung einer Basis auf
dem Eis in der Ndhe der Camps. Die exakten Koordinaten der nicht ortsfesten Eisbasis wurden
aus der ermittelten Eisbewegung fiir die einzelnen Messtage auf dem Eis extrapoliert (Details
der Methodik siehe Suckro, 2007).

http://tpg.geo.tu-dresden.de/ipg/forschung/scargps/stations/ART1.htm, Abgerufen: Sep. 2010.
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Eisoberseitengeschwindigkeiten: Die Methode des statischen DGPS wird verwendet, um
EisflieRgeschwindigkeiten an der Eisoberseite zu messen. Das Prinzip zur Bestimmung der
Eisoberseitengeschwindigkeiten mittels DGPS ist relativ einfach: 3 bis 4.5m lange Alumini-
umstangen werden senkrecht ca. 2m tief als Markierungen in der Firn- oder Eisschicht fixiert.
Die Position wird zu Beginn und am Ende der Kampagne mit DGPS vermessen. Bei den
einzelnen Messungen ist die Datenaufnahme abhéngig von der Lange der Basislinie und vom
Empfingertyp; sie variiert in etwa zwischen 10 Minuten und 2 Stunden (vgl. Tab. 3.1). Aus
der Positionsdifferenz wird eine Verschiebung im Messzeitraum berechnet. Die Verschiebungen
an den einzelnen Lokationen variieren zwischen 0.06-7.8 m; Messzeitraum ist typischerweise
zwischen 20-30 Tagen. Durch lineare Interpolation konnen jahrliche Geschwindigkeiten ange-
geben werden. Diese Methode zur Bestimmung von Geschwindigkeiten wird im Folgenden als
short-term Messung bezeichnet (in Bezug auf den relativ kurzen Messzeitraum).

Wihrend der Siidsommer-Expeditionen 1997/98, 1999/00 und 2004/05 wurden bereits Ge-
schwindigkeitsraten bestimmt. Die im Rahmen dieser Arbeit gewonnenen Daten wurden wéh-
rend der Stidsommer-Expeditionen 2006,/07, 2007/08 und 2008/09 gesammelt. Die Messungen
wurden an verschiedenen Orten, hauptsédchlich auf dem Zentralteil und auf dem Bellings-
hausen Dome durchgefiihrt. Seit 1997 wurden somit an insgesamt 122 Orten Messungen zur
Bestimmung von short-term Geschwindigkeiten erhoben (Abb. 3.1, schwarze Quadrate; die
Bezeichnung long-term wird im weiteren Text erlidutert). Die Gesamtanzahl verteilt sich auf
69 Messungen auf dem Arctwoski Eisfeld, 40 Messungen im Zentralteil und 13 auf dem Bel-
lingshausen Dome. Aufgrund von grofen Spaltenzonen in kiistennahen Bereichen, konnten
die Messungen nur in den unverspalteten héheren Gebieten der Fiskappe durchgefiihrt wer-
den (Arctowski Eisfeld > 300ma.s.l.; Zentralteil > 400ma.s.l.). Die Wahl der Orte ist so
gewihlt, dass eine flichenhafte Abdeckung des Untersuchungsgebietes gewdhrleistet ist, so-
wie die Dynamik grofser Auslassgletscher erfasst wird (z. B. Lange Gletscher). Die Anordnung
der Messorte am Bellingshausen Dome orientiert sich an den Massenbilanzmessungen einer
1996/97er Expedition (Braun, 2001).

Bodengebundene Kartierung: Ziel der kinematischen Datenaufnahme war es, einen konsis-
tenten 3D-Datensatz zu erstellen, der es ermdglicht ein DGM der Eiskappe von King George
Island zu generieren. Dazu wurden die DGPS-Empféanger an den Schneemobilen installiert und
entlang der Messprofile Positionsbestimmungen im kinematischen Modus aufgezeichnet. Die
Datenrate wurde wenn moglich auf 1s~! eingestellt. Bei Speicherbegrenzungen, z.B. dem
Trimble 4000 SSE DGPS-Empfinger, musste die Datenrate herabgesetzt werden, um bei
der abgeschétzten Dauer der Messfahrt eine kontinuierliche Aufzeichnung zu gewéhrleisten
(Tab. 3.1). Der Grofteil der Messung (ca. 95 %) liegt bei einer Datenrate von 1s~! vor, was bei
einer Geschwindigkeit von 10-35kmh~! einem Punktabstand entlang des Profils von 3-10m
entspricht. Der Abstand der Messprofile des regelméfigen Gitters betrigt auf dem Arctowski
Eisfeld und Zentralteil in etwa 500 m; auf dem Bellingshausen Dome ca. 100 m Messprofilab-
stand. Die hohe Datendichte entlang der Messprofile wird einerseits fiir die Zuordnung zu den
GPR-Messungen benotigt (Pfender, 1999; Suckro, 2007; Sobiech, 2009; Blindow et al., 2010)
und andererseits, um eine sinnvolle Kreuzungspunktanalyse zu gewéahrleisten (siehe Kap. 3.1.3
und Kap. 4.5).

Der gesamte Datensatz bodengebundener kinematischer DGPS-Fahrten umfasst ca. 1500
Profilkilometer (siehe Abb. 3.2, farbige Profile). Aus der rdumlichen Anordnung der Profilfahr-
ten wurde eine Fliche von ca. 200 km? abgeschiitzt, die mit bodengebundenem kinematischen
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Abbildung 3.1: Lokationen der Messpunkte zur Bestimmung der Eisoberseitengeschwindigkeiten
mit statischem DGPS. Die schwarzen Quadrate markieren die short-term Messungen, weile Punkte
die long-term Messungen. Die schwarze Linie deutet den Verlauf von Eisscheiden an. Hintergrund-
bild ist ein SPOT Mosaik von 2000 (©SPOT Image 2000).

DGPS kartiert wurde. Die Messprofile wurden so angelegt, dass moglichst lange Strecken un-
terbrechungsfrei abgefahren werden konnten. Die einzelnen Profilfahrten im Ostteil von King
George Island werden, unter anderem, zur Georeferenzierung von Satellitenbildern benétigt
(siche Kap. 4.3). In der 2008/09er-Kampagne ist der Bellingshausen Dome auf einem feineren
Gitter (Messprofilabstand ca. 100 m) kartiert worden. Diese Profile sind in einem separaten
Ausschnitt in der Abbildung. 4.4(b) dargestellt.

Fluggestiitzte Kartierung: In der jiingsten Kampagne 2008/09 konnten mit Unterstiitzung
von Commandante C. Madina (FACH, Fuerza Area de Chile) fluggestiitzte Messungen mit
dem am Institut fiir Geophysik (Universitdt Miinster) entwickelten 30 MHz BGR-P30-System
durchgefiihrt werden (Das BGR-P30-System wird detailliert in Kapitel 3.3 erldutert). Ein
mitgefithrtes kinematisches DGPS an dem BGR-P30-System dient einerseits zur Lokalisati-
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Abbildung 3.2: Lage der kinematischen DGPS-Profile und GPR-Pofile. Farbcodiert sind die Profile
der einzelnen Kampagnen. In schwarz sind die Flugprofile hervorgehoben. Die Messprofile auf dem
Bellingshausen Dome sind in einem Ausschnitt in Abb. 4.4(b) gesondert dargestellt. Hintergrundbild
ist ein SPOT Mosaik von 2000 (©SPOT Image 2000).

on der Profile und andererseits zur Aufnahme von Eistopographiedaten. Um die Héhe der
DGPS-Antenne iiber Grund festzulegen, standen dabei zwei Methoden zur Verfiigung: (1)
Ein Laseraltimeter vom Typ Universal Laser Sensor (ULS, Laser Technology Inc.”) mit einer
Genauigkeit von £1 cm wurde in einer kadanischen Authéngung parallel zur Bestimmung des
Antennenabstandes zur Oberfliche betrieben. Zur Einhaltung der Mess- und Flughohe (siehe
Kap. 3.3.1) steht dem Piloten des Hubschraubers bei dieser Methode die Abstandsmessung des
ULS iiber eine visuelle Ausgabe zur Verfiigung. (2) Die Hohe der Antenne iiber Grund kann
aus dem reflektierten GPR-Signal von der Eisoberfliche ermittelt werden (siehe Kap. 3.3). In
dieser Arbeit wurde letztere Methode zur Bestimmung der Antennenhdhe genutzt, da diese
nach der Prozessierung der GPR-Daten direkt auf den bendtigten Zeitstiitzstellen vorliegt.

Bei den fluggestiitzten Messungen wurde der DGPS-Empfénger mit einer Datenrate von
0.1s~! betrieben, um bei der im Vergleich zur bodengestiitzten Messung hohen Geschwin-
digkeit von 40 60kmh~! des Helikopters geniigend Positionsdaten entlang des Profils aufzu-
zeichnen. Diese Datenrate war nur mit dem Novatel DLV DGPS-Empfinger moglich (siehe
Tab. 3.1). Wie oben erwihnt, konnten mit den fluggestiitzten Messungen die verspalteten, un-
zuganglichen Gebiete der Fiskappe risikofrei kartiert werden. Der gesamte Datensatz umfasst
ca. 250 Profilkilometer (Abb. 3.2, schwarze Profile). Aus der Verteilung der Flugprofile wurde
eine Fliche von ca. 140km? abgeschiitzt, die kartiert wurde.

"http://www.lasertech.com/Universal-Laser-Sensor.aspx, Abgerufen: Okt. 2010.
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Wiederholungsmessungen: Die Aspekte, welche bei den Wiederholungsmessungen bearbei-
tet wurden, lassen sich in vier Unterpunkte aufteilen:

1. Eine Wiederholung von short-term Messungen zur Bestimmung von Eisoberseitenge-
schwindigkeiten an ausgewihlten Orten soll Aufschluss iiber mégliche Anderungen des
Eisbewegung in verschiedenen Jahren geben (vgl. auch Tab. B.2).

2. Um saisonale Variationen der FKEisgeschwindigkeiten festzustellen, wurden in der
2006/07er-Expedition 60 Aluminiumstangen an verschieden Orten im Eis als Markie-
rungen fiir einen jdhrlichen Versatz hinterlassen. In den folgenden Saisons 2007/08 und
2008/09 waren die Stangen auf dem Arctowski Eisfeld und Zentralteil komplett mit
Schnee bedeckt und ihre Position nicht direkt aufzufinden. Mittels einer 200 MHz GPR-
System wurden die verdeckten Positionen der Balisen auf dem Arctowski Eisfeld und
Zentralteil aufgespiirt und erneut mit statischem DGPS vermessen (Suchmethode ist
analog zu Hempel (1994) eine Balisenortung und wird in Kapitel 3.4 erldutert). Die Ba-
lisen am Bellingshausen Dome konnten direkt ohne Suche angefahren und eingemessen
werden. Aus den neu ermittelten Positionen konnen Verschiebungen der Markierungen
fiir ca. 1 und 2 Jahr(e) bestimmt und daraus direkt jahrliche Geschwindigkeiten der
Eisoberseite errechnet werden. Wahrend der Feldkampagne 2007/08 konnten 29 der im
Vorfeld fixierten Aluminiumstangen und 11 Stangen wahrend der 2008/09 Kampagne
detektiert werden (Abb. 3.1, weife Punkte und Tab. B.2). Diese Messungen sind im
Folgenden als long-term Messungen bezeichnet.

3. Mittels der Balisenortung erhilt man die Tiefenlage der Markierung. Daraus werden
Akkumulationsraten bestimmt (die Balisenortung und Berechnung der Akkumulations-
raten wird in Kap. 3.4 ausfiihrlich behandelt).

4. Da diverse Messprofile auf dem Arctowski Eisfeld, Zentralteil und Bellingshausen Dome
in dem 11-Jahres-Zeitraum teilweise wiederholt abgefahren wurden, wird der vorliegende
kinematische Datensatz auf mdégliche klimainduzierte Hohendnderungen analysiert. Um
Hohendnderungen abzuleiten, wird eine Kreuzungspunktanalyse durchgefiihrt, d.h. sich
kreuzende Profile aus den verschiedenen Kampagnen werden auf Hohenabweichungen
untersucht, die gréfer als die zu erwartende Messgenauigkeit sind. Insgesamt wurden
Hohenabweichungen fiir die Zeitintervalle At = 11, 4, 2 und 1 Jahr(e) bestimmt, wobei
die jiingsten Profile der Expedition 2008/09 den Referenzzustand bilden. Ein sinnvoller
Suchradius zum Erfassen von Kreuzungspunkten wurde auf s = 2m abgeschéatzt. Dieser
Wert ergibt sich aus dem mittleren Messpunktabtsnad entlang der kinematischen DGPS-
Profile und den Anspruch topographische Effekte minimal zu halten.

GPS zur Navigation: Zur Navigation, Orientierung, An- und Abfahren der in der Vorab-
planung festgelegten Messorten und Profilen auf der Eiskappe, kamen verschiedene Typen der
klassischen Handheld GPS-Geréte der Firma Garmin zum Einsatz. Wie vorab gesagt, besit-
zen diese eine im Vergleich zum DGPS verminderte Genauigkeit. Fiir die Orientierung ist die
Genauigkeit von +15m jedoch absolut ausreichend.
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Datenprozessierung

Die Ausgabe der Positionen nach der Bearbeitung der erhobenen DGPS-Daten erfolgt stets in
einem globalen Koordinatensystem sowie in einer zur Kartendarstellung zweckméfigen Pro-
jektion. Das WGS 84-System (World Geodetic System von 1984) wird auf ein geozentrisches
kartesisches Koordinatensystem zuriickgefiihrt. Die z-Achse fillt hierbei mit der mittleren Ro-
tationsachse der Erde zusammen und die x-Achse wird durch die Meridianebene von Greenwich
gebildet. Das rechtshiandige orthogonale Koordinatensystem wird durch die y-Achse vervoll-
standigt (z.B. Seeber, 2003).

Fiir die Erstellung von Karten ist eine Projektion des Ellipsoids in die Ebene notig. Hier
wurde die UTM-Projektion (Universal Transverse Mercator) gewéhlt, die dhnlich zur Gauss-
Kriiger-Projektion eine konforme (winkeltreue), jedoch keine lingentreue Abbildung liefert.
Der Ellipsoid wird hierbei in 60 Zonen aufgeteilt, die beginnend vom Hauptmeridian von West
nach Ost durchnummeriert werden. KGI befindet sich in der UTM-Zone 21E. Der Hauptmeri-
dian wird mit dem Mafstab m = 0,9996 auf die Abzisse projiziert. Folglich miissen alle Lingen
mit diesem Faktor multipliziert werden. In diesem Koordinatensystem bildet der Aquator die
Ordinatenachse. Die Ost- und Nordkomponente wird auch mit Rechts- und Hochwert bezeich-
net. Den Ursprung des UTM-Koordinatensystems bildet der Schnittpunkt des Hauptmeridians
(Hochwert) mit dem Aquator (Rechtswert). Da negative Werte vermieden werden sollen, wird
i) dem Mittelmeridian ein Wert von 5000km und ii) auf der Siidhalbkugel dem Aquator der
Wert 10000km zugeordnet. Fiir Héhenangaben wird die ellipsoidische Hohe verwendet, die
sich auf das Rotationsellipsoid WGS 84 bezieht. Eine Umrechnung der ellipsoidischen Héhen in
orthometrische Héhen unter Verwendung eines Geoid-Modells beinhaltet in der Regel Geoid-
undulationen. Fiir glaziologische Fragestellungen ist eine Umrechnung jedoch unumginglich
um z. B. marine Eismassen zu identifizieren. Am Basispunkt Art! liegt das Geoid ca. 22m
oberhalb des mittleren Meeresspiegels (ma.s.l.). Dieser Wert wird fiir das Untersuchungsge-
biet als konstant angenommen; eine Umrechnung der ellipsoidischen Héhen in orthometrische
Hohen erfolgt bei glaziologischen Fragestellungen.

3.1.3 Datenqualitat

Statische DGPS-Messungen: Eine Standardabweichung o der Positionsbestimmung der sta-
tischen DGPS-Messungen wird in der Nachbearbeitungs-Software GrafNav (Magellan, 2007)
fiir die Zwei-Frequenz DGPS-Empfanger (Tab. 3.1) bei der Datenprozessierung mitberechnet
und ausgegeben. Eine Abschétzung der Genauigkeit der gemessenen Positionen mit den Ein-
Frequenz DGPS-Empfangern kann durch eine kinematische Auswertung erreicht werden (pers.
Mitt. L. Eberlein, Institut fiir Planetare Geodésie, TU Dresden). Letztere Methode wurde in
Riickamp (2006) detailliert beschrieben und durchgefiihrt. Die Standardabweichungen aller
statischen DGPS-Messungen variieren von ¢ = £ 0.005m bis hin zu ¢ = £0.02m. Die Varia-
tionen der Standardabweichung sind auf die Lange der Basislinien und DGPS-Empfangertypen
zuriickzufiithren. Es muss allerdings angenommen werden, dass die Positionsbestimmung durch
Verkippung und/oder Verbiegung der Aluminiumstange, die als Stativ fiir die DGPS-Antenne
genutzt wird, in Folge von Schmelzprozessen an der Fixierung, Transport zum Messort etc.
beeintriachtigt ist. Aus diesem Grund wird fiir die Positionsbestimmung eine Genauigkeit von
o = +0.02m angenommen (analog zu Helbing, 2006).
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Der relative Fehler der gemessenen short-term Eisoberseitengeschwindigkeiten kann mittels
Groftfehlerabschétzung angegeben werden
Axr At

Av = + ) (3.1)
v T t
wobei Av/v der relative Fehler der Geschwindigkeit, Az der Fehler der Verschiebung, x die
berechnete Position, At die Genauigkeit der Beobachtungszeit und ¢ die Beobachtungszeit ist.
Da die Zeit auf die Sekunde genau bekannt ist, kann der Term At/t vernachléssigt werden. Der
relative Fehler der Geschwindigkeit wird somit durch Az /z bestimmt. Fiir kleine Verschiebun-
gen gilt somit ein hoherer Fehler gegeniiber grofen Verschiebungen. Der hochste berechnete
relative Fehler betrigt 4+ 60 % fiir eine Geschwindigkeit von 0.7ma~!. Fiir Geschwindigkeiten
grofer als 7.0ma~! liegt der Fehler unter + 10 %. Letzte Angabe gilt fiir 94 % des Datensatzes.
Eine Fehlerberechnung fiir die long-term Messungen kann in analoger Weise mit Glei-
chung 3.1 angegeben werden. Allerdings muss hier eine weitere Unsicherheit betrachtet werden:
Aufgrund der Suchmethode (Kap. 3.4) ist die Genauigkeit der Positionsbestimmung auf + 1 m
limitiert. Dieser Angabe liegt die Annahme zu Grunde, dass die Aluminiumstangen nicht ver-
kippt sind. Aus diesem Grund ist die Unsicherheit der Positionsbestimmung mittels statischem
DGPS zu vernachlissigen. Fiir ein Zeitintervall von einem Jahr (2006/07-2007/08), ist der re-
lative Fehler kleiner als 4 10 % fiir Geschwindigkeiten grofer 20 m a—!, withrend fiir zwei Jahre
(2006,/07-2008,/09) die 4- 10 % Fehlergrenze fiir Geschwindigkeiten von 10ma~! gilt.

Kinematische DGPS-Messungen: Bei der Zusammenstellung eines konsistenten 3D-
Datensates ist zu beachten, dass die Hohe der Eisoberseite zeitlichen Schwankungen unter-
worfen ist (siehe Kap. 4.5). Um den aktuellen Zustand der Geometrie abzubilden, wird bei
mehrfach vermessenen Profilen die jiingste Messung bevorzugt. Weiterhin weisen die Magel-
lan ProMark XCM DGPS-Empfinger in der 2004 /05er-Kampagne (siehe Tab. 3.1) fehlerhafte
Messungen im kinematischen Vermessungsmodus auf (Riickamp, 2006). Aus diesem Grund
wird auf diese Daten verzichtet. Dies stellt keine Einschrénkung beziiglich der rdumlichen Da-
tendichte dar, da die Hohe entlang dieser Profile in den darauf folgenden Kampagnen erneut
vermessen wurde.

Eine Angabe der Genauigkeit des erstellten 3D-Datensatzes fiir das DGM ist mit der Kreu-
zungspunktanalyse mdéglich. Bei dieser Analyse werden kreuzende kinematische DGPS-Profile
auf Hohenabweichungen Az untersucht. Im Idealfall liegen die Abweichungen innerhalb der
theoretischen Standardabweichung von 2 x 05, = 0, = £4mm (s.o0.).

Der Suchradius zum Erfassen von Kreuzungspunkten wurde auf s = 2m gesetzt (s.0.). In
Abbildung 3.3(a) ist die Kreuzungspunktanalyse der bodengebundenen kinematischen DGPS-
Profile in einem Histogramm dargestellt. Das Histogramm ist eine Zusammenstellung aller
Analysen der einzelnen Kampagnen. Da die Richtung der Hohendifferenz keine weitere Infor-
mation bereithélt, sofern kein systematischer Fehler vorliegt, ist die Anzahl der Kreuzungs-
punkte gegeniiber dem Betrag der vertikalen Abweichung |Az| aufgetragen. Insgesamt liegen
ca. 98 % der Kreuzungspunkte unterhalb einer Abweichung von |Az| = £0.06 m. Geringfiigig
abweichende Werte sind durch eine schwankende Antenne wihrend der Messfahrt als auch
durch sich dndernde glaziologische Eigenschaften der Eisoberseite an den unterschiedlichen
Messtagen zu erkléren: Innerhalb der Firnschicht kann es zu Setzungsprozessen durch Ver-
dichtung kommen. Nach Riickamp (2006) liegen diese im Mittel bei 15 mmd~—!. Zutragspro-
zesse fithren ebenfalls zu einer geringfiigigen Abweichung der Fisoberseite an unterschiedlichen
Messtagen, nach Riickamp (2006) liegen diese im Mittel bei 5.5 mmd~!. Diese Setzungs- und
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Abbildung 3.3: Histogramm der Kreuzungspunktanalyse der bodengebundenen (a) und flugge-
stiitzten (b) kinematischen DGPS-Messungen. Dargestellt sind Anzahl der Kreuzungspunkte ge-
geniiber dem Betrag der vertikalen Abweichung |Az]|.

Zutragswerte wurden in einem Zeitintervall startend von Anfang Dezember 2004 bis Ende Ja-
nuar 2005 gemessen. Temperaturbedingt kann es zu einer hartgefrorenen Oberfliche bzw. zu
einer weichen Oberfliche kommen, was zu einem eventuellen Einsinken des Schneemobils fiihrt.
Dieser Effekt wurde nur beobachtet, nicht gemessen.

Diese Effekte erkliren nicht die Abweichungen von 1 < |Az| < 7.5m die im Ausschnitt der
Abbildung 3.3(a) dargestellt sind. Diese maximalen Abweichungen lassen sich am Gletscher-
rand des Bellingshausen Dome lokalisieren. In diesem Bereich sind topographische Effekte
nicht mehr auszuschliefen, der Gradient der Topographie erreicht hier ca. 50 %. Des Weiteren
kénnen die Schmelzraten in der Sommerphase, also wihrend der Zeitspanne der Kampagnen,
mehrere Meter betragen (siehe Kap. 4.5).

Die Abbildung 3.3(b) zeigt die Kreuzungspunktanalyse der reinen fluggestiitzten DGPS-
Messungen. Aufféllig ist, dass es deutlich weniger Vergleichspunkte gibt und dass die vertikalen
Abweichungen an den Kreuzungspunkten grofer sind. Es liegen ca. 63 % der Daten unterhalb
einer Abweichung von |Az| = +1m. Ursache fiir die vergleichsméfig hoheren Abweichungen
zu den rein bodengebundenen Messungen ergeben sich z. B. durch die geometrische Anordnung
der DGPS-Antenne iiber Grund. Die Lage des GPR-Systems in der Luft ist abhéngig von der
Geschwindigkeit des Helikopters und dem damit wirkenden Luftwiderstand. Des Weiteren ist
der Kiistenbereich durch Spaltengebiete teilweise stark zerkliiftet und die Eisoberseite kann
somit in dem Suchradius von s = 2 m signifikante Unterschiede, sogar Spriinge im Meterbereich
aufweisen. Insgesamt liegt die Genauigkeit jedoch in einem akzeptablen Bereich.
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3.2 Ground Penetrating Radar

Die Verwendung des GPR (Ground Penetrating Radar) hat sich in der Glaziologie mittlerweile
als ein Standardverfahren zur Erkundung von Eisméichtigkeiten und innerer Strukturierung
etabliert (Bogorodsky et al., 1985). Die Erkundung von Felsbetttopographien war lange Zeit
mit hohem technischen Aufwand von Flugzeug aus betriebenen GPR-Systemen vorbehalten
(Gudmansen, 1975). Sie wurden auch eingesetzt, um z. B. giinstige Lokationen fiir Eiskernboh-
rungen auszumachen. Dabei wird vom System eine grofe Eindringtiefe bei hoher Messfrequenz
erwartet. Auf diese Weise sind grofie Teile der Antarktis und Gronlands beflogen und kartiert
worden (Robin, 1971; Gudmansen, 1975; Hodge et al., 1990). Weiterhin konnten fluggestiitzte
GPR-Systeme von Blindow (1986) und Hagen und Saetrang (1991) erfolgreich eingesetzt wer-
den. Mit bodengebunden Messapparaturen konnen kleinrdumige Studien zur Untersuchung
lokaler Strukturen durchgefiihrt werden (z.B. Thyssen, 1969; Blindow et al., 1991). In die-
sem Fall sollte die Messapparatur leicht und transportabel sein und eine gute Tiefenauflésung
erreichen.

Im folgenden Kapitel wird zunéichst eine kurze Einfithrung zur Theorie der Ausbreitung elek-
tromagnetischer Wellen gegeben (Kap. 3.2.1) und das Prinzip der Messmethode (Kap. 3.2.2)
erlautert. Anschliefend werden spezielle Aspekte von GPR-Messungen, die auf (temperiertem )
Eis zu beachten sind, dargelegt (Kap. 3.2.3).

3.2.1 Theorie zur Ausbreitung elektromagnetischer Wellen

Die Theorie des GPR ist in der Literatur ausfiihrlich beschrieben (z.B. Bogorodsky et al.,
1985; Blindow et al., 2005; Blindow, 2006), so dass hier nur eine kurze Einfiihrung gegeben
wird. Gegeniiber der Seismik als weiteres Reflexionsverfahren in der Geophysik zeichnet
sich das GPR durch eine hohere Auflésung, vergleichweise geringem logistischen Aufwand,

hohem Messfortschritt und einer visuellen Ausgabe von unprozessierten Daten in Echtzeit aus.

Die Ausbreitung elektromagnetischer Wellen kann durch die Wellengleichung beschrie-
ben werden, die man als Losung der Maxwell’schen Gleichungen erhélt. Diese Gleichungen
beschreiben die Wechselwirkung zwischen elektrischen und magnetischen Feldern innerhalb
eines Mediums mit bestimmten Materialeigenschaften

L OE
VxH=c¢ E s (32)
LOH
V-H=0 , (3.4)
V.E=0 , (3.5)

mit dem elektischen Feld E und dem magnetischen Feld H. Das Material wird hier durch
die beiden komplexen Stoffkonstanten €* und p* fiir die dielektrischen und die magnetischen
Eigenschaften beschrieben. Die komplexe magnetische Permeabilitét kann fiir Eis als reell und
gleich der des Vakuums pg = 47 x 1077 Vs A~'m~! angenommen werden (Bogorodsky et al.,
1985)

1= popy = po - (3.6)
Der Realteil der Dielektrizitdtskonstanten (DK) setzt sich aus der des Vakuums gy = 8.8544 x
1072 As V-t m~! und der relativen des Mediums &/, zusammen. Der Imaginirteil beinhaltet
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die elektrische Leitfahigkeit des Materials o
o
e =¢ - =¢pel — - (3.7)

mit der Kreisfrequenz w = 2nf sind die Grofen als frequenzabhéingig zu betrachten. Der
Realteil ist ein Maf fiir die dielektrische Polarisierbarkeit eines Mediums und der Imaginérteil
fasst dissipative Verluste zusammen (Daniels, 1996). Als Verhéltnis zwischen Imaginérteil und
Realteil der DK ist der Verlustwinkel § definiert

1
g
t=Z (3.8)

tand = ;
€ we

Die Maxwell’schen Gleichungen lassen sich unter Annahme harmonischer Felder in Wellen-
gleichungen der Form

AE+EE=0 , (3.9)
AH + k*H =0 (3.10)

iiberfithren, wobei der Ausbreitungsfaktor k£ die Materialeigenschaften beinhaltet:
k= Wl p* = iwpgo + wiuoe’ . (3.11)
Eine Losung der obigen Wellengleichung ist eine ebene Welle (v.Hippel, 1954)
E = Epexp (iwt —vz) (3.12)

mit der Amplitude Eg. Der rdumliche Fortpflanzungsfaktor v = ik setzt sich aus dem D&mp-
fungsfaktor o und dem Phasenfaktor 5 zusammen

y=a+i8 . (3.13)

Beide Parameter hingen von der Frequenz und den dielektrischen Eigenschaften des Mediums

ab
a:i\/?< 1+tan2(5)—1> ) ﬁ:(z\/j< 1+tan2(5)+1> ) (3.14)

wobei ¢y = 1//fogo = 0.2998 mns~! die Lichtgeschwindigkeit im Vakuum ist. Anstelle des
Absorptionsfaktors wird hiufig der Absorptionskoeffizient o/ = 8.686c in dBm™! verwendet
(Blindow, 1986, 2006). Der Absorptionskoeffizient ist also abhingig von der DK, der Leifahig-
keit und der verwendeten Signalfrequenz und beschreibt nur die dissipativen Verluste.

Fiir verlustarme Medien, d. h. mit deren geringer Leitfdhigkiet, ist tan d < 1; die Ddmpfung
« kann somit vernachlissigt werden. Die Ausbreitungsgeschwindigkeit vpy, ebener Wellen ist
durch die Fldchen konstanter Phasen gegeben, d.h. wt — Bz = konst. und es folgt

_w_ C
UPh*E*\/? )
T

Die Ausbreitungsgeschwindigkeit ist also nahezu frequenzunabhéngig.

tand < 1 . (3.15)
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3.2.2 Prinzip der Messung beim Ground Penetrating Radar

Unterschiedliche Materialeigenschaften im Untergrund fithren zu Anderungen in den dielek-
trischen Eigenschaften und damit zu unterschiedlichen Ausbreitungsgeschwindigkeiten elek-
tromagnetischer Wellen. Analog zur Optik kommt es somit zur Brechung und Reflexion an
Grenzschichten. Das Amplitudenverhéltnis der einfallenden zur reflektierten bzw. gebrochenen
Welle wird durch die Reflexions- und Transmissonskoeffizienten ausgedriickt. Sie setzen sich
aus den Impedanzen Z; = /u’/e; der beiden Materialien zusammen. Bei einer einfallenden
Welle mit Amplitude Ej auf eine Grenzschicht mit Winkel ¢ und Brechungswinkel 6 gelten
fir den Amplituden-Reflexionskoeffizienten r» und den Amplituden-Transmissionkoeffizienten
t die Fresnelschen Gleichungen (v.Hippel, 1954)

B, Zycos¢ — Zycost _E, 275 cos O
 Ey  Zycosp+ Zycosb

. (3.16)

T E, - Zo cos ¢ + Z1 cos
Unter der Annahme eines senkrechten Einfalls der Welle ¢ = 6 = 0° und verlustarmer Medien,
lassen sich die beiden Koeffizienten vereinfachen

2./¢el

_VETVER L Wen g, (3.17)
Ve T Ve ’ Ve T Ve ’

so dass diese nur noch von der DK der Medien abhédngen. Ein einfallender Wellenzug wird
bei Reflexion und Transmission an einer Grenzschicht in seiner Phasenlage verdndert. Ein
negativer Amplituden-Reflexionskoeffizient r bedeutet eine Umkehr der Amplitude, d.h. eine
Verschiebung der Phase um 180°.

Unter der Voraussetzung, dass es im Untergrund Kontraste in der Leitfdhigkeit und DK gibt,
werden eingestrahlte elektromagnetische Wellen in bestimmtem Mafse reflektiert und gebro-
chen. Dies macht man sich bei GPR-Verfahren zunutze, indem ein kurzer elektromagnetsicher
Impuls in den Untergrund gesendet wird und die reflektierten Signale aufgezeichnet werden
(Abb. 3.4). Von einer breitbandigen Sendeantenne wird der Messimpuls abgestrahlt und eine
ebenso dimensionierte Empfangsantenne registriert die Signale aus dem Untergrund. Diese
werden an eine Steuerungseinheit weitergeleitet und aufgezeichnet. Das gesamte GPR-System
wird in diesem Fall auf Skiern und Schlitten montiert und hinter einem Messfahrzeug herge-
zogen. Eine kontrollierte Auslésung der Messimpulse wihrend der Fahrt kann einerseits durch
Vorgabe von Absténden oder andererseits in festen Zeitschritten erfolgen.

Diese Art der Messung eignet sich zur grofrdumigen Erfassung von Eisméchtigkeiten und
internen Strukturen im Untersuchungsgebiet. Bei diesen Profilmessungen werden Sende- und
Empfangsantenne mit einem konstanten Abstand zueinander bewegt und es werden Zwei-
Wege-Laufzeiten ¢ = 2d/v und Amplituden der reflektierten Signale registriert. Um die Lauf-
zeiten in die Tiefen d umzurechnen, wird ein Geschwindigkeits-Tiefen-Modell benotigt. Hierfiir
eignet sich die Methode der CMP (common-midpoint)-Messung. In diesem Fall werden Sende-
und Empfangsantenne symmetrisch von einem gleichen und konstanten Mittelpunkt fortbe-
wegt. Aus der resultierenden mehrfach iiberdeckenden Messung kann ein Geschwindigkeits-
Tiefen-Profil durch Hyperbelanpassung abgeleitet werden (Blindow, 2006).

r
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Abbildung 3.4: Prinzip des GPR-Verfahrens. Abbildung entnommen aus Hempel (1994).

3.2.3 Spezielle Aspekte von GPR-Messungen auf Eis

Das GPR-Verfahren eignet sich zur Untersuchung von Strukturen im Eis ebenso, wie zur
Erfassung von Grundwasserhorizonten und #dhnlichen Diskontinuitdten. Jedoch ist das Ein-
dringunsgvermégen, d. h. Erkundungstiefe bei hochohmigen Stoffen, wie 7. B. trockenem Sand
und Eis, deutlich héher gegeniiber gut leitender Medien. In der Antarktis sind Eisdicken von
ca. 3500 m gemessen worden (Bogorodsky et al., 1985).

Beim GPR werden im Allgemeinen der Frequenzbereich des elektromagnetischen Spektrums
von 3MHz bis 30 GHz genutzt. Je nach glaziologischer Fragestellung und Zielsetzung, d.h.
Ermittlung von Eisdicken, internen Strukturen, Akkumulationsraten und Firnschichtung oder
Oberflidchenrelief, werden verschiedene (teilweise iiberlappende) Frequenzbereiche genutzt. Fiir
Eisdickenmessungen wird ein Bereich von 1 MHz und 150 GHz und fiir interne Strukturen
30 MHz und 500 GHz abgesteckt (Bingham und Siegert, 2007).

Aufgrund der geringen Energieverluste der Radarwellen in Eiskérpern sind sehr hohe Er-
kundungstiefen moglich. Bei niedrigen Frequenzen (< 10 MHz) breiten sich elektromagneti-
sche Wellen nahezu ungehindert im Eis aus. Mit zunehmender Frequenz nehmen Streu- und
Reflexionsverluste zu, bedingt durch die kleinere Wellenldnge des Signals, welche in der Gro-
Renordnung von Kinlagerungen und internen Strukturen im Eiskorper ist. Bei Frequenzen
oberhalb von 1GHz sind die Streu- und Absorptionsverluste durch Inhomogenititen so im-
mens, dass die Eindringtiefe nennenswert beschriankt wird. Generell ist die Erkundungstiefe
von jenen Grofsen abhéngig, welche die Amplitude der elektromagnetischen Welle auf ihrem
Laufweg ddmpfen. Diese Verluste setzen sich aus Absorption, spahrischer Divergenz, Streuung
und Reflexionsverlusten zusammen.

Verluste: Ein entscheidender Faktor der Erkundungstiefe auf Gletschern ist die Temperatur
des Eises welche die Absorption beeinflusst (siehe Tab. 3.2). So ist die Absorption in —20°
kaltem Eis ein sechstel kleiner gegeniiber annihernd temperiertem Eis. Die Absorption von
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Radarwellen durch natiirliche Wasservorkommen schwankt betrédchtlich mit der elektrischen
Leitfahigkeit. Meerwasser gilt fiir elektromagnetische Wellen als nahezu undurchdringlich und
die Dampfung des Signals resultiert groftenteils aus Absorption. Schmelzwasser ist demge-
geniiber eher durchléssig und die Dampfung ist auf Reflexion und Streuung von Energie zu-
riickzufiihren. Zu beachten ist, dass die Absorption von der Frequenz f abhéngt und somit
Erkundungstiefe und Auflsungsvermdégen jeweils abgewégt werden miissen.

Tabelle 3.2: Dielektrische KenngrdBen verschiedener Stoffe.

Stoff f (MHz) e tan v(imns™!) o/ (dBm™!) Quelle
Vakuum 0—o0 1 0 0.2998 0 (a)

Eis: —1°C 35 3.208 10.80 x 1072 0.1674 0.062 (b)
Eis: —1°C 60 3.200 6.46 x 1073 0.1676 0.037 (b)
Eis: —20°C 35 3.180 2.03 x 1072  0.1681 0.012 (b)
Eis: —20°C 60 3168 1.15x 1073  0.1684 0.007 (b)
Wasser: 1.5°C 35 87 4x107% 0.0321 0.119 (2)
Meerwasser: 1.5°C 35 87 18290 0.0103 174.9 (a+c)

(a) v.Hippel (1954), (b) Johari und Charette (1975), (c) Jezek (1980)

Die sphérische Divergenz stellt den geometrischen Verlust dar, der dadurch zustande kommt,
dass Kugelwellen mit zunehmendem Abstand zur Quelle die gleiche Energie iiber einen gro-
feren Flachenquerschnitt {iberstreichen muss. Betrachtet man ein Flichenelement, nimmt die
Energie mit groferem Abstand ab. Bei Amplitudenbetrachtung ergibt sich ein reziproker Zu-
sammenhang zwischen Amplitude und Entfernung (z. B. Hempel, 1994).

Durch Verdichtung des Firns in einem Eisschild nehmen die Geschwidigkeiten der Radar-
wellen mit zunehmender Tiefe ab. Mit zunehmendem &/ mit der Tiefe und Gleichung 3.15
werden elektromagnetische Wellen zum Lot hingebrochen. Dies kommt einem fokussierenden
Effekt gleich und wirkt der sphérischen Divergenz entgegen. Der fokussierende Effekt tritt vor
allem in der Firnschicht auf, da hier die Dichte- bzw. Geschwindigkeitskontraste am hochsten
sind.

Streuverluste treten an Inhomogenititen im Untergrund, wie z. B. Wassereinschliissen und
Eislinsen auf; besonders in temperiertem Eis ist mit solchen Streukdrpern zu rechnen. Die
Menge an gestreuter Energie kann an solchen Inhomogenitédten grofser sein, als die von zusam-
menhéngenden Reflektoren (Felsuntergrund) zuriickgeworfene. Jedoch muss die Ausdehnung
der Inhomogenitidten anndhernd der Wellenlédnge des Radarsignals sein (Rayleigh- und Mie-
Streuung, Ewen Smith und Evans, 1972; Blindow, 2006). Um diesem Problem zu begegnen,
miissen niedrige Radarfrequenzen eingesetzt werden (einige MHz mit Wellenlédngen in Eis bis
zu 100m (Damm et al., 2009)) und es muss ein Kompromiss zwischen Eindringtiefe und Auf-
l6sung geschlossen werden.

Aus der Gleichung 3.17 fiir den Reflexionskoeffizienten r kann die Amplitude des zuriick-
kehrenden Signals von einer Grenzfliche abgeschitzt werden. Aus der Summe aller Verluste
kann das Amplitudenverhéltnis von ausgestrahltem zu reflektiertem Signal E,./Ej bestimmt
werden und der einzustellende Dynamikbereich der Registrierapparatur abgeschétzt werden
(Ewen Smith und Evans, 1972; Hempel, 1994; Blindow, 2006).
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Auflésungsvermogen: Das Auflosungsvermogen ist ein Mafs, um Signale benachbarter Ob-
jekte zu unterscheiden. Beim GPR héngt die Auflésung von genutzter Mittenfrequenz, der
Bandbreite des ausgestrahlten Impulses, der Polaritidt der Radarwelle, den Kontrasten der
elektromagnetischen Parameter und der Geometrie des Objektes ab. Als Faustformel gibt
Blindow (2006) fiir die vertikale Auflosung ein viertel der Wellenléinge A = v/ f an, diese wird
jedoch in der Praxis selten erreicht und liegt in der Regel unterhalb von /2.

Die laterale Auflosung wird mit dem Durchmesser der ersten Fresnel-Zone dp (auch als
footprint bezeichnet) bestimmt, in der sich die Signalanteile konstruktiv iiberlagern. Fiir den
Durchmesser dp gilt unter der Annahme, dass die Wellenldnge A kleiner gegeniiber der Re-
flektorteufe h ist

dp =V2hA , h>X\ . (3.18)

Die vertikale Auflésung kann jedoch in der Datenprozessierung mit Hilfe der Migration ver-
bessert werden (Blindow, 2006). Zu beachten ist, dass vertikale und laterale Auflosung fre-
quenzabhingig sind.

3.3 Fluggestiitztes GPR

Zur Erfassung der Eisméchtigkeiten in den unzuginglichen, verspalteten Randbereichen der
Eiskappe von KGI kam ein fluggestiitztes 30 MHz GPR-System zum Einsatz. Das System
wurde an der Universitdt Miinster von Dr. N. Blindow entwickelt und trug bis Ende 2009 den
Namen UMAIR (University of Miinster Airborne Ice Radar, Blindow (2009a,b); Damm et al.
(2009); Suckro et al. (2009); Bauch (2009); Weitz (2009); Gundelach et al. (2010)). Durch
den Aufkauf des Systems von der BGR (Bundesanstalt fiir Geowissenschaften und Rohstoffe)
fliegt es nunmehr unter dem Namen BGR-P30.

Die Historie der Eigenentwicklungen von fluggestiitzten GPR-System besitzt an der Univer-
sitdt Miinster eine lange Tradition. Im Jahr 1981 konnte ein helikoptergestiitztes 30 MHz GPR-
System erfolgreich Daten liefern, um erstmals eine Karte der Eisméchtigkeiten des Ekstrom-
Schelfeises um die Atka-Bucht zu erstellen (Blindow, 1986). Dieser Enwicklungsschritt war
die Grundlage fiir die Entwicklung eines 30 MHz GPR-Systems des Messflugzeuges POLAR 2
vom Alfred-Wegener-Institut fiir Polar- und Meeresforschung (AWTI), welches von 1983 1991
in verschiedenen arktischen Regionen operierte (Thyssen, 1985¢,b,a, 1988; Hoppe, 1990).

Die Neuentwicklung des BGR-P30 startete 2006 und ist eine Weiterentwicklung des von
Blindow und Thyssen (1986) erfolgreich genutzen 30 MHz GPR-Systems auf dem Vernagtfer-
ner. Die Eigenschaften des Systems sind auf kleine alpine und subpolare, klimasensitive Eiskap-
pen abgestimmt. Erste Probefliige konnten 2006 und 2007 in Norddeutschland zur Erkundung
von Grundwasserhorizonten durchgefithrt werden. Im August 2007 kam das System erstmals
iiber einem temperierten Gletscher zum Einsatz. Auf dem Gletscher Tyndall (Patagonien,
Chile) konnten Eisdicken bis > 500m gemessen werden. Weitere Messfliige iiber temperier-
ten Gletschern in den Alpen (u.a. Aletsch-, Gorner- (Ryser et al., 2010) und Rhonegletscher,
Schweiz) und eine Wiederholung von Messfliigen iiber dem siidlichen Patagonischen Inlandeis
bestétigten die erfolgreiche Datengewinnung und -prozessierung. In Patagonien konnte das
System an eine bisherige, maximale Grenze der Erkundungstiefe von ca. 800 m gebracht wer-
den (Suckro et al., 2009). Die Durchfithrung der Probefliige in Chile und der Schweiz wire ohne
die Zusammenarbeit mit G. Casassa (Centro de Estudios Cientificos, Chile) sowie M. Funk
und A. Bauder (Versuchsanstalt fiir Wasserbau, Hydrologie und Glaziologie, ETH Ziirich,
Schweiz) nicht moglich gewesen.
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Diverse logistische Probleme® machten einen geplanten Hubschraubereinsatz des BGR-P30-
Systems in den Messkampagnen 2006/07 und 2007/08 auf KGI nicht mdoglich. Wie bereits
erwidhnt, konnte in der jiingsten Messkampagne 2008/09 mit Unterstiitzung von Comman-
dante C. Madina (FACH) die fluggestiitzten GPR-Messungen durchgefiihrt werden. Aufgrund
der vorherrschenden Wetterbedingungen konnte lediglich ein Messflug realisiert werden. Im
nordwestlichen Bereich des Arctowski Eisfeldes und des Zentralteiles wurden auf einer Lénge
von 250 Profilkilometern Eisdicken erkundet (siehe Abb. 3.2, schwarze Profile). Im Folgenden
wird die Datenakquisition, -prozessierung und -qualitit des BGR-P30-Messfluges auf KGI
erlautert.

3.3.1 Datenakquisition

Konstruktion: Die Antenne des BGR-P30-System wird als Aufenlast von einem Helikopter
geschleppt (Abb. 3.5). Die Aufenlast hingt an einem ca. 20 m langem Seilstrang unterhalb
des Helikopters, wobei bei 12m das Seil auf vier Halterungspunkte der Antenne verteilt wird.
Um bei optimaler Fluggeschwindigkeit eine waagerechte Lage der Antenne zu gewihreisten
(Luftwiderstand), sind die Seile der vorderen Halterungen verkiirzt. Fiir eine ruhige Lage des
Systems wiahrend des Messfluges sorgen Leitbleche und Stabilisatoren, welche auf die optimale
Fluggeschwindigkeit abgestimmt sind (Abb. 3.6). An der Unterseite eines 2 x 4 x 1 m grofen
Kafigs ist ein Breitband-Dipol montiert, welcher den angeregten kurzen Inpuls als ein 30 MHz-
Wavelet nach unten abstrahlt. Ein baugleicher Kéfig wird als Empfangsantenne genutzt und

Abbildung 3.5: Das BGR-P30-
System am FACH Black Hawk Trans-
porthubschrauber. Bild aufgenom-
men von H.U. Peter (Universitat Je-
na) am 20.02.2009 von der Fildes
Halbinsel (KGI).

®Durch den Schiffsuntergang der DAP Mares im September 2006 und den Schiffsbrand der Almirante Trizar
im April 2007 war eine Treibstoffversorgung sowie der Transport eines Hubschraubers nach KGI nicht
moglich.
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Abbildung 3.6: Antennenaufbau des BGR-P30-Systems. Bild aufgenommen von N. Blindow (BGR)
am 28.02.2008 in Zermatt (Schweiz).

ist iiber 2m lange Streben mit der Sendeantenne verbunden. Die Kéfige wirken als Abschir-
mung z. B. vor einer Mehrfach-Reflexion vom Hubschrauber. Die registrierten Signale an der
Empfangsantenne werden direkt A/D-gewandelt und iiber ein Glasfaserkabel zur Registrier-
und Speichereinheit in der Helikopterkabine geleitet (Abb. 3.7). Zusétzlich sind an der Anten-
ne neben der Sende- und Empfangselektronik und deren Energieversorgung ein Laseraltimeter
(ULS) zur Hohenkontrolle und der DGPS-Empfinger zur exakten Positionierung der Profile
platziert (Abb. 3.6). Das Gesamtgewicht, d.h. die Antennenmechanik plus daran montierter
Elektronik, wird bei Ausmafen von 6 x 4 x 1 m mit etwa 300 kg angegeben.

Abbildung 3.7: Aufbau der Regis-
trierapparatur des BGR-P30-Systems
in der Helikopterkabine. Bild aufge-
nommen von N. Blindow (BGR) am
28.02.2008 in Zermatt (Schweiz).
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Eigenschaften: Das BGR-P30-System benutzt zur Signalerzeugung einen Pulsgenerator
(MOSFET switch) mit einer Ausgangsspannung von 5kV zur Anregung. Dieser wird iiber eine
abgeschirmte Breitband-Antenne als 30 MHz-Wavelet in Form eines Ricker-Wavelets (Buttkus,
1991) mit einer Pulslédnge von 1.5 Schwingungen bei 50 ns abgestrahlt. Eine gleichartige Anten-
ne empfingt die reflektierten Signale, die anschlieffend auf der Antenne direkt A /D-gewandelt
und iiber ein Glasfaserkabel zum Steuerrechner in die Helikopterkabine geleitet werden. Der
A/D Wandler hat eine Auflésung von 12bit und eine Bandbreite von 400 MHz. Zur Opti-
mierung des Signal-Rausch-Verhéltnisses wird bei der A/D Wandlung das Signal 256-fach
gestapelt. Die Registrierlinge betrdgt 10 us bei einer Abtastrate von 2.5ns. Bei einer Daten-
erfassungsfrequenz von 10 Hz und einer Fluggeschwindigkeit von 75kmh~! wird alle 2m eine
Spur (trace) aufgezeichnet. Damit ist das Abtasttheorem Az < A/2 nach Buttkus (1991) er-
fiillt und eine Migration kann durchgefiihrt werden. Bei einer Periode des Signals von 33ns~!
und einer Abtastrate von 2.5ns™! verteilen sich ca. 13 Werte pro Wellenléinge, so dass auch
hier ein Aliasing ausgeschlossen ist. Mit 4096 Stiitzstellen (samples) pro Spur und einer Ab-
tastrate von 2.5ns~! ergibt sich ein Zeitfenster von 10240ns~!. Es kann also Eis bis zu einer
Dicke von 800m gemessen werden. Aus Sicherungsgriinden werden nach 3200 Spuren jeweils
einzelne Flugabschnitte gespeichert.

Streuungen durch Wassereinschliisse o. 4. werden durch die grofte Wellenldnge unterdriickt,
so dass die speziellen Anforderungen auf temperierten Gletschern und kleinen Eisschilden
erfiillt werden. Die Wellenldnge im Eis bei einer Mittenfrequenz von 30 MHz betrégt ca. 6 m.
Bei dem hier verwendeten kurzem Impuls kénnen also noch benachbarte Schichten von A\/2 =
3m aufgelost werden. Fiir die Tiefengenauigkeit einzelner ebener Reflektoren (Felsuntergrund)
wird ein Wert von 1m abgeschitzt (Blindow, 2009a; Damm et al., 2009). Fiir den footprint
an der Eisoberseite geben Blindow (2009a) und Damm et al. (2009) einen Wert von 30m, in
100 m Eistiefe 40 m und in 1000 m Eistiefe 110m an (Gl. 3.18).

Messdurchfiihrung: Als Messplattform diente der von der FACH zur Verfiigung gestellte
Sikorsky UH-60 Black Hawk Transporthubschrauber (Abb. 3.5). Die Ausstattung mit vier
Aufientanks erlaubte eine Durchfithrung des ca. vierstiindigen Messfluges ohne Zwischenlan-
dung. Die optimale Fluggeschwindigkeit des BGR-P30-Systems liegt bei ca. 30-40kn (ca.
55 75kmh~!) und einer Flughhthe von ca. 40 m iiber Grund. Um diese Flughhohe einzuhal-
ten, wird die Hohe der Antenne iiber Grund mit dem Laseraltimeter (ULS) gemessen und
dem Piloten iiber eine visuelle Ausgabe bereitgestellt. Ein erster Operator bedient die Steue-
rungseinheit und schreibt ein Messprotokoll. Ein Zweiter iiberpriipft die Navigation mit einem
GARMIN GPS, welches iiber USB die Positionsdaten an den Ozi Explorer (OziExplorer GPS
Mapping Software?) weiterleitet und eine Navigation in Echtzeit auf georeferenzierten Karten
mit eingebundenen Profilen komfortabel zuldsst (ggf. werden bei solchen Messfliigen schnelle
Entscheidungen zur Anderung des anfinglichen Flugplans aufgrund von Wetterbedingungen
gefordert, oder eine Kurskorrektur beim Piloten). Die rdumliche Anordung der Flugprofile ist
so organisiert, dass sie unmittelbar an die bodengebudenen Profile anschliefen (siche Abb. 3.2).
Der Abstand zwischen den fluggestiitzen Profilen betrigt ca. 700 m.

“http://www.oziexplorer.com/, Abgerufen: Okt. 2010.
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3.3.2 Datenprozessierung und Datenqualitit

Datenprozessierung: In den aufgezeichneten Signalen muss mit einigen Bearbeitungsschrit-
ten der Verlauf des Felsuntergrundes hervorgehoben werden, bevor die Lage der Reflektoren
lokalisiert werden kann ("gepickt”). Zu den Schritten gehdren u.a. eine Filterung, Migrati-
on und Amplitudenkorrektur. Die Bearbeitung der Radardaten wird mit der kommerziellen
Software ReflexW Vers. 5.8 von Sandmeier Scientific Software'® durchgefiihrt. Vor der Bear-
beitung der Daten werden den Radarsektionen die Positionsdaten aus dem DGPS-Datensatz
zugeordnet (Georeferenzierung). Da die Zeit-Stiitzstellen beider Datensitze nicht identisch
sind, werden die DGPS-Positionen auf die Zeiten der Radarspuren interpoliert.
Folgende Schritte wurden in der Datenprozessierung durchgefiihrt:

e Korrektur des Zeitnullpunktes:
Aufgrund von Laufzeitverzogerungen auf Kabeln und der elektrischen Generierung des
ausgestrahlten Impulses, ist der Zeitnullpunkt des GPR-Impulses nicht bekannt. Mit der
Ausbreitungsgeschwindigkeit des direkten Signals in Luft ¢ und dem Antennenabstand
(Abstand zwischen Sender und Empfanger As = 4m) kann die Vorlaufzeit bestimmt
werden. Die Ersteinsédtze werden somit um 13.3 ns verschoben.

e Beriicksichtigung der Luftschicht:

Durch picken der Reflexion des ausgestrahlten Signals am Ubergang von Luft zu
Eis/Firn, kann die Luftschicht aus dem Radargramm beriicksichtigt werden. Die Refle-
xionseinsédtze wurden mit einem automatischen Verfahren gewonnen. Die Zwei-Wege-
Laufzeit des Reflexionseinsatzes wird von der jeweiligen Spur abgezogen; der neue
Zeitnullpunkt korreliert nun mit der Eisoberseite (analog zu bodengebundenen GPR-
Messungen). Hierbei ist zu beriicksichtigen, dass das reflektierte Signal an der Eisober-
seite eine Phasenumkehr erfahrt. Die Dicke der Luftschicht wird mit der gepickten Zwei-
Wege-Laufzeit der Eisoberseitenreflexion und der Ausbreitungsgeschwindigkeit elektro-
magnetischer Wellen in Luft berechnet. Diese ermittelte Dicke wird bei der Auswertung
der fluggestiitzten DGPS-Messprofile zur Bestimmung der Antennenhohe herangezogen
(Kap. 3.1.2).

e Frequenzfilterung:
Neben den Nutzsignalen enthalten die Radardaten Storfrequenzen. Um das Signal zu
Rausch-Verhiltnis zu verbessern, hat sich in diesem Fall ein Butterworth-Bandpass-
Filter (untere Grenze 5MHz; obere Grenze 30 MHz; Flankensteilheit 12dB pro Okta-
ve) als giinstig erwiesen. Der iibliche dewow-Filter (Blindow, 2006) zum Entfernen von
Gleichstrom- und niederfrequenten Anteilen produzierte ungewiinschte Uberschwinger
an Reflektoren.

e Migration:
Bei der Migration wird die Energie von Reflexionen und Diffraktionen auf ihren Ent-
stehungsort zuriickverfolgt. Dies fithrt dazu, dass Reflektoren in ihrer richtigen Neigung
und auf die richtige Linge des Reflexionselementes abgebildet werden. Somit wird das
laterale Auflésungsvermdégen verbessert.

Als Migrationsverfahren wird hier der diffraction stack verwendet. Dabei handelt es
sich um eine Migration im Zeitbereich, welche ein zweidimensionales Geschwindigkeits-

http://www.sandmeier-geo.de/, Abgerufen: Okt. 2010.
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3.3 Fluggestiitztes GPR

Tiefen-Modell einbinden kann. Das Geschwindigkeits-Modell besteht hier aus der Luft-
schicht mit v = ¢ = 0.2998mns~! und der Eisschicht mit v = 0.168mns~'. An je-
dem sample wird eine ungewichtete Summation iiber eine vorgegebene Hyperbelbreite
durchgefiihrt, wobei die Kriimmung der Hyperbel durch die Geschwindigkeitsverteilung
bestimmt ist.

e Amplitudenkorrektur:
Um die Absorption der Amplitude des elektromagnetischen Signals im temperierten
Eis zu beriicksichtigen, wird eine Amplitudenkorrektur angewendet. Hierbei wird eine
gain function zur Verstirkung der Amplituden herangezogen, mit einem Wert von o/ =
0.08dBm™" fiir den Absorptionskoeffizienten. Der hier angepasste Wert ist hoher als
der Literaturwert (siehe Tab. 3.2). Dies kann auf die zusétzliche Streuung des Signals
an Inhomogenitéten zuriickgefithrt werden.

e Picken der Reflektoren:
Nach den bis hier beschriebenen Bearbeitungsschritten, kann der Verlauf des Felsun-
tergrundes gepickt werden. Der Ersteinsatz der Felsbettreflexion wurde manuell gepickt,
wobei beachtet wurde, dass das reflektierte Signal am Felsuntergrund eine Phasenumkehr
erfahrt. Eine Topographiekorrektur, (d.h. eine Darstellung des Radargramms bzgl. des
Meeresspiegels (ma.s.l.)) kann in Féllen von nicht eindeutigem Verlauf der Reflektoren
hilfreich sein.

In den Abbildungen 4.5, 4.6 und 4.7 in Kapitel 4.1 sind exemplarisch prozessierte, flugge-
stiitzte GPR-Sektionen mit topographischer Korrektur abgebildet. Eine Beschreibung und
Diskussion erfolgt ebenfalls in Kapitel 4.1 sowie in Kapitel 5.

Nach der Durchfithrung der oben aufgelisteten Bearbeitungsschritte ist eine Konvertie-
rung der gepickten Zwei-Wege-Laufzeiten der Felsbettreflexion in Tiefen notwendig. In
den Feldkampagnen 1997/98 und 2006/07 wurden CMP-Messungen durchgefiihrt, um die
Ausbreitungsgeschwindigkeit der elektromagnetischen Wellen im Untergrund zu ermitteln
(Pfender, 1999; Suckro, 2007; Blindow et al., 2010); die 97er-CMP befand sich auf einer Hohe
von 607 ma.s.l. auf dem Arctowski Eisfeld; die 07er-CMP auf 620 m a.s.l. auf dem Zentralteil.
In der Abbildung 3.8 ist die CMP-Analyse der 07er-CMP dargestellt. Die Anpassung zeigt
einen Dreischichtfall, hervorgerufen durch Reflexionen an der Wassertafel (am Firn-Eis-
Ubergang), den Isochronen im Innern des Eiskorpers und dem Felsbett. Die 97er-CMP zeigt
im Vergleich einen Zweischichtfall basierend auf der Wassertafel- und Felsbettreflexion. Beide
Modelle sind hinsichtlich der bestimmten mittleren Geschwindigkeiten zu vergleichen: Die
Firngeschwindigkeiten sind 0.194mns™! und 0.193mns™! (in beiden Féllen bei ca. 30m
Tiefe). Im Zweischichtfall wird fiir die Eis-Fels-Schicht eine Geschwindigkeit von 0.168 mns~*
ermittelt. Der Dreischichtfall hat eine zusétzliche Reflexion bei 80 m Tiefe mit einer mittleren
Geschwindigkeit von 0.175mmns™!, bevor in der dritten Schicht der Wert von 0.168 mns™*
erreicht wird.

Die abgeleiteten Geschwindigkeits-Tiefen-Modelle représentieren punktuelle Tiefenvertei-
lungen. Eine rdumliche Variation, basierend auf CMP-Messungen in regelméafigen Absténden,
der Geschwindigkeits-Tiefen-Funktion liegt nicht vor. Zu beriicksichtigen ist eine h6henabhén-
gige Dicke der Firnschicht (markiert durch die Wassertafel) im gesamten Untersuchungsgebiet
und deren Einfluss auf das Geschwindigkeits-Tiefen-Modell. Die Wassertafel wurde in den
hochsten Lagen (ca. 700 ma.s.l.) in einer Tiefe von ca. 40 m detektiert in tieferen Lagen (ca.
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400ma.s.l.) bei ca. 25m (z. B. Suckro, 2007). Die fluggestiitzt vermessenen Profile zeigen ein
Abklingen der Reflexion der Wassertafel im Hohenbereich von 200-300 m a.s.l. und ein Auslau-
fen zur Eisoberfliche bei ca. 250 ma.s.l. (Kap. 4.1). Durch lineare Anpassung wird die variable
Dicke der Firnschicht bei der Konvertierung der gepickten Zwei-Wege-Laufzeit in die Eisdicke
M als Firnkorrekturterm beriicksichtigt

M =0.194 [mns™'] tpi/2 + (0.168 [mns™'| ¢, — tpim) /2, (3.19)

mit der Firnkorrektur

(3.20)

P 142 — 350 [ns_l] z > 250ma.s.l.
Fim =19 00 2 <250masl.

mit der Zwei-Wege-Laufzeit der Wassertafelreflexion tpiy, und der Zwei-Wege-Laufzeit der
Felsbettreflexion ty,.
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Abbildung 3.8: CMP-Analyse: Geschwindigkeits-Tiefen-Modell (links) und CMP-Sektion (rechts)
(Blindow et al., 2010).
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3.4 Balisenortung

Datenqualitdt: Die Zusammenfithrung der diversen GPR-Datensétze seit der 1997/98er
Kampagne ist unproblematisch, da das Felsbett in diesem Zeitintervall nur sehr geringen zeit-
lichen Anderungen unterworfen war (siche isostatische Hebungsraten in Kap. 2.1.3). Analog
zu den DGPS-Messprofilen wird fiir die GPR-Messungen eine Kreuzungspunktanalyse zur Da-
tenqualitiat durchgefiihrt (analoge Durchfithrung wie in Kap. 3.1.2). Fiir die bodengebundenen
GPR-Messungen wurde von Pfender (1999), Suckro (2007) und Sobiech (2009) eine Analyse
bereits vorgenommen und die Qualtitit angegeben: Fiir die bestimmten Méchtigkeiten am
Bellingshausen Dome wird ein Wert von +2m (bei einer berechneten mittleren Eisméchtig-
keit von 65m entspricht das einem relativen Fehler von +3.1%) abgeleitet (Sobiech, 2009).
Auf dem Arctowski Eisfeld liefert die Analyse von Pfender (1999) eine Standardabweichung
von 0 = 6m (bei einer berechneten mittleren Eisméchtigkeit von 65m entspricht das einem
relativen Fehler von 3.0 %); Suckro (2007) gibt fiir den Zentralteil einen relativen Fehler von
+0.4% an (ca. 50 % der Daten unter einer Abweichung von +1m).

Im Vergleich zu den bodengebundenen GPR-Messungen mit ca. 30000 Vergleichspunkten,
konnten in den fluggestiitzten Messungen lediglich 20 Vergleichspunkte ermittelt werden. Dies
ist auf die wenigen Kreuzungspunkte der fluggestiitzten Profile zuriickzufithren und auf feh-
lende Registrierungen des Felsbettechos. Der Mittelwert der errechneten Abweichungen liegt
bei |[Az| = 4m (entspricht in etwa A/2). Der maximale Wert bei |Az| = 6.4m korreliert
mit der Wellenldnge A. Bei einer berechneten mittleren Eisméchtigkeit von 150 m entlang der
fluggestiitzten Messprofile enstpricht das einem relativen Fehler von +2.6 %. Fasst man die
relativen Fehler der einzelnen Datensitze zusammen, kann ein relativer Fehler von ca. 2.3 %
fiir den gesamten Eismichtigkeitsdatensatz abgeschétzt werden.

3.4 Balisenortung

Als Voraussetzung zur Bestimmung der long-term Geschwindigkeiten mit DGPS (siehe
Kap. 3.1.2) ist eine Ortung der zugeschneiten Aluminiumstangen (Balisen) notwendig. Diese
wird im Folgenden beschrieben.

Funktionsprinzip der Balisenortung: Blindow und Thyssen (1993) und Hempel (1994) konn-
ten am Beispiel der versunkenen Balisen der EGIG (Ezpédition Glaciologique Internationa-
le au Groenland)-Traverse auf Gronland zeigen, dass eine Ortung mit dem GPR-Verfahren
moglich ist. Bei diesem Verfahren macht man sich das Huygensche Prinzip zu Nutze, das be-
sagt, dass beim Auftreffen einer ebenen Welle auf eine Grenzfliche von jedem Punkt dieser
Grenzfliche eine Kugelwelle ausgesandt wird. Im Falle einer sohligen Lagerung zweier Medien
iiberlagern diese sich wieder zu einer ebenen Welle. Trifft die ebene Welle jedoch auf einen 1-
oder 2-dimensionalen Stérkorper, findet keine Uberlagerung statt und es werden Kugelwellen
zuriickgestrahlt.
In einer Lotzeitsektion bildet sich eine derartige Kugelwelle als Diffraktionshyperbel ab. Die
Laufzeit der Hyperbeléste ist
/72 2
thyp () = 2- xTJrh : (3.21)
mit dem horizontalen Abstand z vom Storkorper, der Tiefenlage h des Storkorpers und der
Geschwindigkeit der elektromagnetsichen Welle v. Eine Grenzfldche, die fiir elektromagnetsiche
Wellen reflektierend wirken soll, muss einen Kontrast in der Impedanz Z, d. h. in der DK haben.
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Bei Storkorpern aus Metall (Aluminium, Eisen etc, o = 1...100 x 10°S) in meteorischem Eis
(0 =10...100 x 1079 S) bewirkt dies einen Reflexionskoeffizienten von nahezu r = 1.

Feldmethodik: Um in der Praxis die Balisenortung moglichst effizient zu gestalten, wurde
eine Strategie entwickelt, die Balisen in vertretbarer Zeit zu orten. Diese Strategie ldsst sich in
drei Stufen einteilen: (1) Aus den bestimmten Bewegungsraten und -richtungen der short-term
Messungen der vorhergehenden Kampagnen wurde ein Suchgebiet abgesteckt. Die Grofe des
Suchgebietes ist abhéngig von der Eisgeschwindigkeit am jeweiligen Ort. (2) Ein kommerzi-
elles 200 MHz GPR-Systems der Firma GSSI (Geophysical Survey Systems Incorporated) mit
einer STR-3000 als Steuer- und Registriereinheit diente zur Vorerkundung. Mit einem Profilab-
stand von ca. 4m quer zur Fliefrichtung des Eises wurde das System mit Handkraft gezogen.
(3) Konnte ein signifikanter Storkorper (d.h. eine Hyperbel im Radargramm) eindeutig einer
Balise zugeordnet werden, wurden die Profile auf 1m verdichtet und durch Querprofile er-
ginzt. Die abgeleitete Position an der Eisoberseite korreliert mit dem zur Oberfliche néchsten
Scheitelpunkt der Hyperbel.

Hempel (1994) konnte mit Modellrechnungen und Messungen vor Ort zeigen, dass eine
Balise kein, bzw. ein sehr schwaches Reflexionssignal im Radargramm hinterldsst, wenn das
Messprofil direkt gerade iiber der Balise verlduft. In einem Messprofil seitlich kann jedoch ein
starkes Reflexionssignal aufgezeichnet werden. Aus diesem Grund wird die Genauigkeit der ab-
geleiteten Position an der Eisoberseite mit £1 m angegeben. Des Weiteren wird angenommen,
dass die Balisen durch die Eisbewegung nicht verkippt sind.

Gegentiber Hempel (1994) war die Suche hier erleichtert, da es nicht galt, verschiedene
versunkene Storkoper wie Materialdepots, Corner-Reflektoren und verschiedene Balisen zu

unterscheiden. Hier musste lediglich eine Trennung der

e o B o i ol SIS Diffraktionshyperbel der Balise zu Diffraktionen von

Eisstérkorpern erfolgen. Die Abbildung 3.9 zeigt bei-

spielhaft eine GPR-Messung, welche eine Zuordnung

zu einer Balise zuldsst. Bei ¢ ~ 50ns ist die Reflexion

der Balisenoberkante und bei ¢ ~ 85ns die der Bali-
senunterkante zu sehen.

Um nun die Akkumulationsraten fiir die Jahre 2007
und 2008 anzugeben, miissen zundchst die Zwei-Wege-
Laufzeiten in Tiefenlagen umgerechnet werden. Hier-
zu wird eine hochauflésende CMP-Messung (auf dem
Arctowski Eisfeld bei 390ma.s.]l.) ausgewertet. Die-
se liefert ein Zwei-Schicht Geschwindigkeits-Tiefen-
Modell mit 0.20440.005 mns~* bis 6.67 m und 0.182+
0.005mns~! bis 20.22 m. Zur Umrechnung der Tiefen-
lage der Balise in Akkumulationsraten in Wasseraqui-
valent (w.e.) wird das Dichte-Tiefenprofil von Simdes
et al. (2004a) verwendet. Zu beriicksichtigen ist, dass
Abbildung 3.9: GPR-Messungen die Hohe der Balisenoberkante bei ihrer Platzierung in
zur Balisenortung in der 2007/08er- 2006/07 im Mittel ca. 1 m iiber der Eisoberseite war.
Kampangne im Hohenbereich von Aus den Unsicherheiten im Geschwindigkeits-Tiefen-
370 ma.s.l. Modell und Dichteprofil wird ein relativer Fehler der

Akkumulationsraten von +6 % abgeschétzt.
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3.5 Ergédnzende Datensétze

3.5 Ergdnzende Datensdtze

Um das DGM der Eistopographie zu erstellen, werden noch weitere Datensitze zur Ergin-
zung herangezogen. Diese liegen digital im UTM/WGS 84-Format vor und sind extrahiert
aus topographischen Karten, Luftbildern und Satellitenbildern. In Braun et al. (2001a) sind
einige der Datenséitze bereits zusammengetragen worden. Zu den SCAR KGIS-Datenséitzen
(GIS Datensitze fiir KGI auf Initiative des Scientific Committee on Antarctic Research'') aus
topographischen Karten und des DTM (Digital Terrain Model) fiir die Potter Cove werden
hier die im Juni 2009 zuginglich gemachten GDEM'? Datensitze (Global Digital Elevation
Model), die mittels ASTER (Advanced Spaceborne Thermal Emission and Reflection Radiome-
ter) erlangt wurden, verwendet (Tab. 3.3). Das GDEM wurde von der NASA (United States
National Aeronautics and Space Administration) und METT (Ministry of Economy, Trade and
Industry, Japan) produziert. In der Abbildung 3.10 sind die ergénzenden Datensétze und die
kinematischen DGPS-Profile in ihrer rdumlichen Verteilung dargestellt. Im ASTER-GDEM
sind Topographiedaten eliminiert, da diese durch Wolkenabdeckung verrauscht sind, sowie
eine Glattung der Isohypsen durchgefiithrt worden (pers. Mitt. M. Braun). Fiir weitere Infor-
mationen beziiglich der Datensétze sei hier auf Braun et al. (2001a) und die SCAR KGIS und
ASTER-GDEM Homepage verwiesen.

Tabelle 3.3: Topographische Karten, Luftbilder und Satellitenbilder, die erganzend zu den durch-
gefiihrten DGPS-Messungen zur Topographieerstellung (DGM) genutzt werden. Abkiirzungen siehe
Text.

Gebiet Methode und Genauigkeit (m) Quelle
Fildes Peninsula ~ GPS (1994-1995) & < 10 Instituo Geografico Militar &
Luftbilder (1996) Instituto Antartico Chileno &
SCAR KGIS Homepage
Maxwell Bay Topographische Karte (1989) - Siidkorea &
SCAR KGIS Homepage
Potter Cove DTM aus 5 Fachbereich Kartographie
Fotogrammmetrie (1956) und Vermessungswesen,
Fachhochschule Karlsruhe
Admiralty Bay Geldndepunkte (Theodolit) & 20 Nakladem Instytutu Ekologii &
Luftbilder (1990) Polskiej Akademii Nauk &
SCAR KGIS Homepage
Krakow Eisfeld ASTER-GDEM (2009) & 21 SCAR KGIS &
Topographische Karte ASTER-GDEM Homepage
Krakow Eisfeld & ASTER-GDEM (2009) 21 ASTER-GDEM Homepage
Ostteil
Kiiste manuell digitalisiert von 10 Riickamp et al. (2010b)

TerraSAR-X Bildern (2007 2008)

"http://wuw.kgis.scar.org/, Abgerufen: Sep. 2010.
’http://asterweb. jpl.nasa.gov/gdem.asp, Abgerufen: Sep. 2010.
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Kapitel 4
Ergebnisse der Feldmessungen

In diesem Kapitel werden die Ergebnisse der Feldmessungen auf der Eiskappe von King George
Island (KGI) gezeigt. Diese umfassen digitale Gelaindemodelle (DGM) der Eistopographie,
des Felsuntergrundes und einer Karte der Verteilung von Eisméchtigkeiten (Kap. 4.1). In
dem anschlieffenden Kapitel 4.2 wird die in-situ bestimmte Dynamik prasentiert. Die Analyse
von Gletscherriickzugsgebieten ist im Kapitel 4.3 wiedergegeben. Gemessene und abgeleitete
Akkumulationsraten und Héhendnderungen werden in den abschliefenden Kapiteln 4.4 und
4.5 gezeigt.

4.1 Eisgeometrie

Eisoberseitentopographie: Im Vergleich zu den Arbeiten von Pfender (1999), Riickamp
(2006), Suckro (2007), Sobiech (2009) und Blindow et al. (2010) wird hier ein DGM der Eis-
oberseitentopographie der gesamten Eiskappe von KGI erstellt. Der zuvor zusammengestellte
3D-Datensatz (Kap. 3.1) bildet die Datenbasis des DGM. In einem Zwischenschritt werden
die rdumlich unregelméfig verteilten Messdaten auf ein regelméfiges Gitter mit 250 m Kno-
tenpunktabstand interpoliert. Als Interpolationsalgorhytmus wird das geostatische kriging-
Verfahren genutzt (Golden Software, 2002). Dieses Verfahren ist ein exakter Interpolator (d. h.
fallt ein Messpunkt mit einem Knotenpunkt des regelméafigen Gitters zusammen, wird dieser
mit Eins gewichtet) und kann eine Hiufung von Messpunkten (Clusterung) optimal behandeln
(Dutter, 1985). Eine Hiufung tritt bei Stillstand der Messfahrt und fortlaufender Aufzeich-
nung des DGPS-Empfiangers auf. Als rdumliche Begrenzung dient die manuell digitalisierte
Kiistenlinie (Kap. 3.5).

In der Abbildung 4.1 ist das DGM der Eisoberseitentopographie von KGI graphisch dar-
gestellt; Abbildung 4.4(a) zeigt die Eisoberseitentopographie des Bellingshausen Dome ge-
sondert. Die Isohypsen liegen mit einem Abstand von 25 m zueinander und sind Geoidhéhen
beziiglich des WGS 84-Ellipsoides. Die hichsten Erhebungen auf dem Arctowski Eisfeld sind
deutlich ausgeprégt, wobei die siidlichere (MD 1, Main Dome) mit 702m ca. 50 m hoher als
die nordlichere (MD 2) ist. Getrennt werden beide durch einen etwa 600 m hohen Sattel. Der
im siidwesten exponiert liegende 265 m hohe Bellingshausen Dome (BD) stellt die Verbindung
von der eisfreien Fildes Halbinsel zum Arctowski Eisfeld. Im Osten schliefen sich die Kuppen
des Zentralteils an das Arctowski Eisfeld an. Beide sind hoher als die des Arctowski Eisfeldes
und die 6stlichere (CD 2, Central Dome) ist mit 737 m die hochste Erhebung der gesamten Eis-
kappe. Im Ostteil bildet sich eine ca. 450 m Erhebung (ED 1, East Dome) aus. Die Anreihung
der héchsten Erhebungen in ONO-WSW Richtung deckt sich mit der Erstreckung des Barton
Horstes im subglazialen Relief (siche Abb. 2.2 und weitere Beschreibung zum Felsbett).

Das Bild des siidlichen Teils ist durch tiefe fjorddhnliche Einbuchtungen sowie steilem Ge-
falle zur Kiiste hin charakterisiert. Hier drainiert die Haupteiskappe durch zahllose Auslass-
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4.1 FEisgeometrie

gletscher. Im nérdlichen Teil ist die Topographie im Vergleich eher flach und eben. Gegeniiber
den oben zitierten Arbeiten heben sich hier Strukturen im nordwestlichen, kiistennahen Be-
reich des Arctowski Eisfeldes und des Zentralteils heraus, z. B. ist der Verlauf der Eisscheide
zwischen MD 2 und CD 1 in NW-Richtung deutlich in der Topographie ausgeprégt. Die einge-
zeichneten Verldufe von Eisscheiden indizieren die grofsskaligen Einszugsgebiete der einzelnen
Gletscher.

Das Relief der Topographie hat ein glattes Erscheinungsbild mit weichen Konturen. Al-
lerdings ist ein Unterschied im Relief zwischen dem Ostteil und dem Verbund Zentralteil —
Arctowski Eisfeld festzustellen. Die Konturen des Ostteils, welche auf dem ASTER-GDEM
Datensatz beruhen, zeigen eine unregelméfige Struktur, obwohl Artefakte entfernt sind und
eine Glattung der Isohypsen durchgefiihrt wurde (pers. Mitt. M. Braun).

Eismachtigkeit: Bei der Erstellung der Karte der Eisméchtigkeitsverteilung wird auf die
GPR-Kartierungen von Pfender (1999) fiir das Arctowski Eisfeld, von Suckro (2007) fiir den
Zentralteil und von Sobiech (2009) fiir den Bellingshausen Dome zuriickgegriffen. Die kiis-
tennahen, verspalteten Gebiete im nordwestlichen Bereich werden durch die hier vorgestellten
und ausgewerteten fluggestiitzten GPR-Kartierungen mit dem BGR-P30-System komplettiert.
Die Zusammenstellung der Datensdtze ergibt einen 3D-Datensatz der Eisméchtigkeiten des
Arctowski Eisfeldes und des Zentralteils von KGI. Die rdumlich unregelméfig verteilten Mess-
punkte werden analog mittels kriging-Interpolation auf ein regelméfiges Gitter transformiert.
Eine Karte der Verteilung von Eismichtigkeiten ist in Abbildung 4.2 graphisch dargestellt mit
einem Isolinienabstand von 25m; Abbildung 4.4(c) zeigt die Eisméchtigkeiten des Bellings-
hausen Dome gesondert. Die Verteilung der Eisméchtigkeiten zeigt eine feine Strukturierung;
die glatten Isolinien, welche z. B. zur Admiralty Bay abfallen, resultieren aus Interpolation
ohne Datengrundlage. Auffillig ist, dass die Zonen hoher Eisméchtigkeiten nicht mit Kuppen
der Eistopographie korrelieren. Die maximale Eisméchtigkeit auf dem Arctowski Eisfeld ist
397m, auf dem Zentralteil 422m, auf dem Bellingshausen Dome 120m und 415m entlang
der fluggestiitzten Profile. Die mittlere Méchtigkeit betrégt ca. 238 m entlang der Profile; das
Eisvolumen betriigt ca. 88.2km? auf einer Flichen von 465km?.

Felsbett: Durch Subtraktion der interpolierten Eisméchtigkeiten von dem DGM der Eis-
oberseitentopographie resultiert ein 3D-Datensatz fiir das Felsbett mit gleicher rdumlicher
Auflésung von 250 m. Das berechnete DGM der Felsbetttopographie ist in Abbildung 4.3 gra-
phisch dargestellt. Die Isolinien haben einen Abstand von 25m und beziehen sich auf die
Hohenangaben WGS 84-Ellipsoides; Abbildung 4.4(d) zeigt das Felsbett des Bellingshausen
Dome gesondert. Gegeniiber der Eisoberseitentopographie zeichnet es sich durch eine deutlich
grobere Strukturierung aus. Steile und tiefe Téler sind in das subglaziale Relief eingeschnitten.
Dieses Merkmal ist besonders ausgeprigt im Zentralteil mit einer Vorzugsrichtung der Téler
in NW-Richtung. Des Weiteren sind Troge und Becken ersichtlich, welche mit den rdum-
lichen Abgrenzungen der Einzugsgebiete der Eisoberseitentopographie korrelieren. Die Orte
der hochsten Erhebungen im Felsbett decken sich mit den Kuppen in der Eisoberseitento-
pographie. Die maximale Erhebung am Bellingshausen Dome ist 187m, auf dem Arctowski
Eisfeld 478 m und auf dem Zentralteil 567 m. Vergleicht man die Gefille der Felsbett- und der
Eisoberseitentopographie, so weist das Felsbett die gleiche Charakterisierung auf: mit starkem
Gefille zur Admiralty Bay und seichterem Gefélle zur Drake Passage. Die grofsskaligen Struk-
turen zeigen eine Ubereinstimmung mit der tektonischen Einteilung nach Birkenmajer (1997).
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Abbildung 4.2: Karte der Verteilung von Eismachtigkeiten des Arctowski Eisfeldes, des Zentralteils
und des Bellingshausen Domes mit einer horizontalen Auflésung von 250 m. Die Isolinien haben
einen Abstand von 25m. Hintergrundbild ist ein SPOT Mosaik von 2000 (©SPOT Image 2000).

62



4.1 FEisgeometrie

Die Geologie ist demnach in die Einheiten des erhéhten Barton Horstes und des niedriger
gelegenen Fildes Blockes aufgeteilt. Geologische Merkmale wie Blattverschiebungen sind im
Felsbett nicht ersichtlich und vermutlich durch die Eis-Fels-Wechselwirkung beseitigt worden.
Weiterhin korrelieren die Zonen hoher Eisméchtigkeit mit den ausgepridgten Becken und tief
eingeschnittenen Télern in der Felsbetttopographie. Durch die fluggestiitzte GPR-Kartierung
werden aufserdem Bereiche im Felsbett offengelegt, die unterhalb des Meeresspiegels liegen
(rote Linie in Abb. 4.3).
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Abbildung 4.3: DGM der Felsbetttopographie des Arctowski Eisfeldes und des Zentralteils mit
einer horizontalen Auflésung von 250 m. Die Isohypsen haben einen Abstand von 25m und sind
Hohenangaben beziiglich des WGS 84-Ellipsoides. Die rote Linie umrandet Gebiete, die unter dem
Meeresspiegel liegen. Hintergrundbild ist ein SPOT Mosaik von 2000 (©SPOT Image 2000).
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Abbildung 4.4: Uberblick der gemessenen Oberflichentopographie (weiRe diinne Linie; Hohen-
linien im 50 m Intervall) und der gemessenen long-term Eisoberseitengeschwindigkeiten (a), der
GPR- und DGPS-Messprofile der diversen Feldkampagnen (b), der gemessenen Eismachtigkeits-
verteilung (siehe auch Sobiech, 2009) (c) und des berechneten Felsbettes (d) am Bellingshausen
Dome. Hintergrundbild in (a) und (b) ist ein TerraSAR-X Bild von 2008 ((© EURIMAGE, 2006;
(© DLR, 2008).
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Exemplarische GPR-Sektionen: Im Folgenden sind drei exemplarische GPR-Sektionen des
BGR-P30-Messfluges auf KGI ausgewiahlt und dargestellt. Diese Radargramme bilden typische
Strukturmerkmale ab, welche représentativ fiir einzelne Regionen der Eiskappe sind. Die regis-
trierten GPR-Messungen sind entsprechend der aufgelisteten Bearbeitungsschritte aufbereitet
worden (siehe Kap. 3.3.2) und hier mit topographischer Korrektur (beziiglich der Hoéhenanga-
be iiber dem Meeresspiegel) dargestellt. Die Darstellung der Radargrammamplituden erfolgt
wie iiblich in Graustufen.

Eine GPR-Sektion registriert im Ubergansbereich vom Arctowski Eisfeld zum Zentralteil
oberhalb des Usher Gletschers zeigt die Abbildung 4.5. Das erste starke Reflexionssignal im
Hohenbereich von 320-370 m a.s.l. markiert den glatten Verlauf der Eisoberseite. In einer kon-
stanten Tiefe von ca. 20m ist der Verlauf der Wassertafel durch eine weitere starke Reflexion
registriert. Bei einer Profildistanz von ca. 1600 m ist eine Mulde, also eine Zone méchtigerer
Firndicke, im Verlauf zu erkennen. Diese lokalen Unterschiede der Firnméchtigkeit sind von
Pfender (1999) und Vaughan et al. (1999) ebenfalls beobachtet und auf variierende, von der
Oberfléchentopographie abhéngige Akkumulationsraten zuriickgefiihrt worden.

Der Verlauf des Felsbettes in Tiefen von ca. 90 bis iiber 300 m spiegelt ein deutlich rau-
eres Relief gegeniiber der Eisoberseite wider. An der Eisoberseite sind die langperiodischen
Undulationen der Felsbetttopographie mit deutlich geringerer Amplitude ersichtlich. Die mar-
kanten subglazialen Téler (bei einer Profildistanz von ca. 0-500 m und 3500-4000 m) sind an
der Eisoberseite nur schwach angedeutet. Ein Versatz von ca. 40 m im Felsbett tritt bei einer
Profildistanz von 1500 m deutlich hervor. Die kleinskaligen Undulationen im Felsbett pausen
sich nicht zur Oberfliche durch. Wie oben bereits ausgefiihrt, korrelieren diese subglazialen
Téler mit Zonen hoher Méchtigkeit. Auf diesem exemplarischen GPR-Profil werden Eisméch-
tigkeiten von ca. 330m am Anfang des Profils und ca. 350 m am Ende (im Tal) des Profils
angenommen. Die Tiefe des Talbodens am Ende des Profils ist nur noch andeutungsweise zu
erkennen.

Besonders auffillig sind die Zonen erhéhter Diffraktionen innerhalb des Eiskorpers. Diese
Zonen bilden sich hier keilférmig aus und korrelieren ortlich mit den ausgeprigten Télern
im Felsbett. Diese erhhte Radar-Riickstreuung wird auf makroskopische Wassereinschliisse
innerhalb des Eiskorpers zuriickgefiihrt. Da folglich in diesem Bereich das elektromagnetische
Signal zerstreut wird, kann ein Felsbettecho nicht mehr registriert werden (hier bei einer
Profildistanz von ca. 3750m). Die deutlichen Reflexionen bei einer Distanz von ca. 2000
2500 m und einer Tiefe von ca. 250 m ist auf Seitenreflexionen zuriickzufiihren.

Eine weitere GPR-Sektion zeigt das Konvergieren der Wassertafel- und Eisoberseitenrefle-
xion (Abb. 4.6). Das Auslaufen der Wassertafel findet hier in einem Hohenbereich von etwa
250ma.s.l. statt. Diese Tatsache wurde bei der Konvertierung der registrierten Zwei-Wege-
Laufzeit in Eisméchtigkeiten genutzt (siehe Gl. 3.19). Mit den fluggestiitzten GPR-Messungen
konnte in den Profilen oberhalb von 300 m a.s.1. eine Wassertafel identifiziert werden (Abb. 4.5);
unterhalb von 200 m a.s.l. ist keine Wassertafel anzutreffen (4.7). Des Weiteren ist der Verlauf
des rauen Felsbettes und der glatten Eisoberseite zu sehen. Der langperiodische Trend der Fels-
bettundulationen paust sich zur Eisoberseite durch. Eine Zone erhéhter Radar-Riickstreuung
ist ebenfalls ausgeprigt. Damit einher geht ein Abklingen des Felsbettechos bei einer Distanz
von 2000 2600 m.

Fine registrierte GPR-Sektion des Messfluges iiber den Bellingshausen Dome zeigt Abbil-
dung 4.7. Analog zu den zuvor gezeigten Sektionen treten die Reflexionen der Eisoberseite
und des Felsbettes deutlich hervor. Besonders offensichtlich ist hier, dass die markanten Erhe-
bungen im subglazialen Relief sich nicht zur Eisoberseite durchpausen. Die maximale Eisdicke
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4.2 Eisbewegung

betrigt auf diesem exemplarischen Profil ca. 110 m und die maximale Hohe der Eisoberseite
ca. 180ma.s.l.. Eine Wassertafel ist hier, wie oben bereits ausgefiihrt nicht existent. Gebiete
hoher Radar-Riickstreuung sind ebenfalls nicht ausgeprigt. In der Felsbettmulde bei einer
Profildistanz von 4750-5250 m ist eine Riickstreuung zu erkennen. Im Gegensatz zu den keil-
formigen Diffraktionszonen in der GPR-Sektion oberhalb des Usher Gletschers (Abb. 4.5) ist
diese jedoch deutlich abgeschwécht. An den seitlichen Réndern dieses Profilausschnittes sind
eine Seitenmordne und der Ozean erfasst worden.

4.2 Eisbewegung

Seid dem Siidsommer 1997/98 wurden Feldkampagnen durchgefiihrt, um u. a. short-term Ei-
soberseitengeschwindigkeiten an verschiedenen Lokationen der Eiskappe von King George Is-
land zu messen. An diversen Orten wurden iiber mehrere Jahre hinweg Wiederholungsmessun-
gen durchgefiihrt. Ein Vergleich dieser mehrfach in-situ bestimmten short-term Eisoberseiten-
geschwindigkeiten soll eine mdogliche Dynamikdnderung der unterschiedlichen Jahre offenlegen.
In der Abbildung 4.8 sind die Geschwindigkeitsdifferenzen Av der Vergleichspunkte gegeniiber
der Geschwindigkeit am Vergleichspunkt aufgetragen, wobei negative Werte einen Anstieg der
Geschwindigkeit bedeuten. Die zusétzlich eingezeichnete Standardabweichung der Geschwin-
digkeitsdifferenz von 4+1.12ma~! gibt den Vertrauensbereich an (berechnet nach GI. 3.1 in
Kap. 3.1.3). Die mittlere Abweichung betriigt Av,, = —0.65ma~!. Betrachtet man die Diffe-
renzen, ist ein Trend zu einem Geschwindigkeitsanstieg zu erkennen. Bei vghort—term = 40ma ™!
ist eine signifikante Differenz zu erkennen. Hier liegen jedoch in der Bestimmung der short-
term Geschwindigkeit in der 2008 /09er-Kampagne DGPS-Daten mit schlechterer Qualitét vor,
was in einer héheren Standardabweichung der Positionsbestimmung resultiert (> 0.02m). Die
Standarabweichung der Positionsbestimmung liegt hier um den Faktor 10 hdher, was in einer
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Abbildung 4.8: Vergleich von
short-term Geschwindigkeiten. Eine
= " negative Differenz bedeutet eine
AV,,=-0.65 ma-’ Beschleunigung der Eisbewegung
iber den Beobachtungszeitraum.
>3 10 20 a0 40 50 80 70 Die mittlere Abweichung betrigt
V&m-larm{ma_1l AVm = —0.65m a_l.
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Standarabweichung der Geschwindigkeitsdifferenz von ca. 4 ma~"! resultiert. Der Trend einer

Beschleunigung kann also innerhalb der Fehlergrenze der Geschwindigkeitsbestimmung nicht
nachgewiesen werden. Aus diesem Grund wird an Orten mit mehreren short-term Geschwin-
digkeiten der Mittelwert gebildet.

Um eventuelle saisonale Variationen der Eisbewegung zu messen, wurden an diversen Loka-
tionen long-term Messungen durchgefiihrt (vgl. auch Tab. B.2). Im Falle einer periodischen Eis-
bewegung ist eine Abweichung von der extrapolierten short-term zu den long-term Geschwin-
digkeiten zu erwarten. Zwei verschiedene Szenarios periodischer Eisbewegung sind moglich:
(1) falls der Eiskorper instantan auf Temperaturdnderungen reagiert, sind héhere Geschwin-
digkeiten im Siidsommer zu erwarten, wihrend (2) eine verzogerte Reaktion zu niedrigeren
Geschwindigkeiten im Siidsommer fithren kann. In der Abbildung 4.9 ist der Vergleich der
long-term zu short-term Geschwindigkeiten aufgetragen. Offensichtlich gibt es keinen Unter-
schied oder Trend zu hoéheren oder niedrigeren Geschwindigkeiten. Im Bezug auf den Root
Mean Square (RMS)-Fehler RMS = 2.23ma~!, die mittlere Abweichung Awv,, = —0.38ma~!
und den Korrelationskoeffizienten r2 = 0.99 wird geschlussfolgert, dass die short-term Messun-
gen reprisentativ fiir jahrliche Eisoberseitengeschwindigkeiten sind. Es muss jedoch beachtet
werden, dass die saisonalen Variationen moglicherweise kleiner und mit der angewendeten
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Abbildung 4.9: Vergleich der long-term versus short-term Eisoberseitengeschwindigkeiten.
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Methodik nicht auflésbar sind. Permanente auf der Eisoberseite installierte DGPS-Stationen
sind fiir diese Fragestellung geeigneter (analog zu Zwally et al., 2002; Helbing, 2006). Aller-
dings bedarf diese Methode einer stindigen Wartung, die im Rahmen der hier beschriebenen
Methodik nicht zu realisieren war.

In Abbildung 4.10 ist die Zusammenstellung aller short-term Eisoberseitengeschwindigkeiten
graphisch dargestellt; die Abbildung 4.4(a) zeigt die in-situ Geschwindigkeiten am Bellings-
hausen Dome gesondert. Die hohen gemessenen Geschwindigkeiten sind an den Réndern der
zugénglichen Gebiete ermittelt worden (ausgenommen am Bellingshausen Dome). Niedrige
Geschwindigkeiten konzentrieren sich im Bereich der Eisscheiden. Im Siidosten des Arctowski
Eisfeldes — im Bereich des Lange Gletschers — wurde der maximale Wert von 112.1ma™! ge-
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Abbildung 4.10: Gemessene short-term Eisoberseitengeschwindigkeiten auf der Eiskappe von King
George Island (109 Festpunkte). Die schwarzen Quadrate markieren Lokationen der short-term
Messungen, die weifen Punkte der long-term Messungen. Die schwarze diinne Linie zeigt den
Verlauf der Eisscheiden. Hintergrundbild ist ein SPOT Mosaik von 2000 (©SPOT Image 2000).
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1
1

messen. Im Nordwesten des Arctowski Eisfeldes und des Zentralteils sind hingegen 63.7ma™
und 88.2ma~! gemessen worden. Die berechnete minimale Geschwindigkeit von 0.7ma~
befindet sich an der Erhebung MD 1 auf dem Arctowski Eisfeld, Nahe der Eisscheide. Fi-
ne minimale Geschwindigkeit von 3.3ma~! im Zentralteil korreliert ebenfalls mit der Nihe
zur Eisscheide. Generell ist ein Trend einer Geschwindigkeitszunahme dem Hoéhengradienten
folgend (senkrecht zu den Isohypsen) zu erkennen.

Die gemessenen Eisoberseitengeschwindigkeiten auf dem Bellingshausen Dome spiegeln die-
selbe Charakteristik wider, d. h. niedrige Werte in den oberen Lagen in der Nédhe der Eisscheide
und ein Anwachsen der Geschwindigkeit dem Hohengradienten folgend. Jedoch sind die Be-
trage der Geschwindigkeit reduziert. Die berechneten Geschwindigkeiten liegen zwischen 0.15
bis 3.72ma"t.

4.3 Gletscherriickzug

Fiir eine Analyse von Gletscherriickzugsgebieten (2000-2008) werden unterschiedliche hoch-
auflssende Satellitendaten verwendet!. Tabelle 4.1 gibt eine Ubersicht der in dieser Studie
verwendeten Datenbasis. Mit einer Genauigkeit von bis zu 1 Pixel (Fritz und Eineder, 2009)
wurde die TerraSAR-X Bildgebung unter Verwendung der Orbitdaten geokodiert. Die Quick-
bird Bildgebung wurde zur TerraSAR-X Bildgebung in Bezug gesetzt unter Verwendung der
Orbitinformationen und Bodenkontrollpunkte mit ungefdhr 10 m Genauigkeit. Die SPOT Bil-
der wurden georeferenziert mit einem Fehler im quadratischen Mittelwert von 2 Pixeln. Aus
Mangel eines addquaten DGM in gleicher Auflésung wurde keine Orthorektifizierung durch-
gefithrt (Bei einer Luftbildaufnahme entstehen Verzerrungen einer fotografischen Zentralpro-
jektion sowie Verzerrungen durch Hohenunterschiede des Gelédndes und bei Satellitenbildern
Verzerrungen durch die Erdkriimmung).

Tabelle 4.1: Datenbasis der genutzten Satellitenbilder und Karten fiir die Analyse des Gletscher-
riickzugs (2000-2008).

Sensor Datum Pixel Gréfie Abdeckung
APC Misc Sheet 1 1986 N/A gesamte Insel
Spot 1988-02-19 10m Arctowski Eisfeld
Spot 1995-03-29 10m gesamte Insel
Spot 2000-02-23  10m gesamte Insel
Quickbird 2005-09-12  0.6m Ostlicher Rand
Quickbird 2006-10-26 0.6m Ostteil

Quickbird 2006-08-30  0.6m Zentralteil
TerraSAR-X 2007-12-05 5m ostlicher Rand
TerraSAR-X 2008-08-03 5m Ostteil
TerraSAR-X 2008-08-13 5m Warzawa Eisfeld
TerraSAR-X 2008-08-07 5m Zentralteil
TerraSAR-X 2008-09-15 5m Arctowski Eisfeld

!Diese Analyse ist in Zusammenarbeit mit M. Braun (University of Alaska) entstanden (Riickamp et al.,
2010b)
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4.3 Gletscherriickzug

Die Qualitéit der Georeferenzierung wurde mittels DGPS-Positionen an markanten Punkten
(z. B. Nunataks, Berggipfel), die wihrend der verschiedenen Feldkampagnen erhoben wurden
und mit digital verfiigharen, hochauflésenden Landkarten? (SCAR KGIS) iiberpriift. Die Kiis-
tenlinie und Eisfront wurden aus den Bildern manuell digitalisiert und die so entstandenen
Fehler werden im Rahmen von 2 Pixel geschétzt. Aus Darstellungsgriinden ist die Position der
Eisfront von 1956 mit abgebildet, welche aus einer georeferenzierten Karte des Bristish An-
tarctic Placename Committee entnommen wurde (scale 1:100 000; Registrierungsfehler: 144 m,
pers. Mitt. Arigony in Riickamp et al. (2010b)).

Die Abbildung 4.11 zeigt die Lage der Gletscherfronten zu unterschiedlichen Zeitpunkten.
Deutlich sind in rot die Riickzugsflichen zu erkennen. Die Riickzugsflachen zwischen den Jah-
ren 2000 und 2008 belaufen sich auf anniherungsweise 20.5km?. Wihrend Simdes et al. (1999)
hauptséchlich einen Riickzug an der Siidkiiste der Insel aufzeigen, sind hier Verénderungen an
der nérdlichen Kiistenlinie zu beobachten. Als einziger zeigt der Usher Gletscher einen Vorstof
in dem Zeitraum von 1956-2008 (griine Flache in Abb. 4.11). Der ausgepragteste Flachenver-
lust in der Beobachtungsperiode von 2000 bis 2008 wird fiir Gezeitengletscher verzeichnet, die
in die King George Bay drainieren. Der auf fritheren Studien beruhende beobachtete Glet-
scherriickzug auf KGI seit 1956 wird hier somit bestdtigt.

Die Satellitenbeobachtungen konnten durch wiederholte Besuche wihrend der diversen Feld-
begehungen bestétigt werden. Charakteristisch fiir die Nordwestkiiste von KGI sind kleinere
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Abbildung 4.11: Gletscherriickzug auf KGI seit 1956. Positionen der Eisfront von verschiedenen
Zeitabschnitten sind iiberlagert. Die Riickzugsgebiete seit 2000 sind in rot hervorgehoben. Die
Abkiirzungen BD, PC und MC stehen fiir Bellingshausen Dome, Potter Cove und Marian Cove.
Hintergrundbild ist ein SPOT Mosaik von 2000 (©SPOT Image 2000).

27.B. Chilean Fildes Peninsula, map scale 1:10000
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Kapitel 4 Ergebnisse der Feldmessungen

Felsaufschliisse ins Meer. Diese Aufschliisse wirken als Ankerpunkte fiir die Gezeitengletscher.
Wenn diese Verbindung in Folge eines Gletscherriickzuges nicht mehr besteht, zieht sich die
Front zu einem neuen Ankerpunkt zuriick (Abb. 4.12). Ahnliche Effekte konnen an der Siid-
kiiste beobachtet werden, wo Gletscherfronten einiger Gezeitengletscher nahezu stabil blieben
(z.B. Lange Gletscher) und die 1956er-Positionen anhand von (Unterwasser-)Morédnen oder
kleinen Inseln (z. B. Sherrat Bay) noch sichtbar sind. In anderen Gegenden auf KGI sind iiber-
spiilte Morénen zu sehen, die mit den 1956er-Eisfrontpositionen korrelieren. Das zeigt frithere
Stabilisierungssituationen an, die fiir die King George Bay gegenwiirtig nicht mehr der Fall
sein konnten.

Abbildung 4.12: Riickzug von Gezeitengletschern auf KGI durch Verbindungsverlust zu Anker-
punkten. Bild aufgenommen von M. Braun im Januar 2008 vom Stigant Point in siidwestlicher
Richtung.

In der Potter Cove (PC) kann der Unterschied im Riickzug zwischen Gezeitengletschern
und gegriindeten Gletscherzungen klar gesehen werden (Abb. 4.13). Wéhrend bei der Front
des Gezeitengletschers beachtliche Riickzugsstufen von mehreren hundert Metern sichtbar wer-
den, zeigt die gegriindete Gletscherfront auf der Potter Halbinsel eine vergleichsweise kleine
Verlustfliche. Gleichwohl ist diese mit der vorhandenen Bildgebung klar zu identifizieren ist.
Sowohl eine kleine Insel als auch eine Halbinsel sind dabei kiirzlich (2000) eisfrei geworden und
sind jetzt Wiederkolonisationsstudien unterworfen. Die intensiven biologischen Forschungspro-
gramme werden mafgeblich von der argentinischen hollindisch-deutschen Forschungsstation
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4.4 Akkumulation

Jubany-Dallmann durchgefiihrt (Abb. 4.13).

Im Vergleich zum Fléchenverlust in der vierzigjdhrigen Periode von 1956 bis 1995 (ca.
10.3km?) ist der Verlust nun in einem Zeitraum von acht Jahren gewachsen (ca. 5.8 km ?2).
Nimmt man eine durchschnittliche Eisdicke der Riickzugsflichen aus den Jahren 2000 bis 2008
von mindestens 30 m an, so betrigt der Massenverlust in diesem Zeitraum 0.615 km?. Fiir die
meisten Gezeitengletscher ist dies sicherlich eine konservative Annahme; eine Annahme von
50m Eisdicke wiirde zu 1.023km? fiihren.

Potar Cove

Abbildung 4.13: Riickzug des Fourcade Glet-
schers seit 1956. Die Riickzugsstadien verschie-
dener Jahre sind farbkodiert. Das Hintergrund-
bild ist eine Uberlagerung von einer Quickbird
Szene vom 29. Okt. 2006 und einem TerraSAR- ;
X Bild vom 13. Aug. 2008 ((© EURIMAGE, sl /
2006; © DLR, 2008). ¥ it

4.4 Akkumulation

In der Abbildung 4.14 sind die berechneten Akkumulationsraten auf dem Arctowski Eisfeld
und dem Zentralteil gegeniiber der Hohe dargestellt; Tabelle B.3 fasst die Werte zusammen. Die
Raten variieren in einem H@henbereich von 390-691m zwischen 1639-5047 mmw.e.a~!. Die
berechneten Akkumulationsraten von 2008 korrelieren mit den Werten von Zamoruyev (1972)
und Wen et al. (1998), hingegen sind die Raten von 2007 ca. doppelt so grofs gegeniiber den
2008er-Werten. Diese relativ hohen Werte decken sich mit Berichten eines strengen Winters
in 2007, in denen eine hohe Schneeakkumulation und eine lang andauernde Schneedecke auf
Meereshohe dokumentiert ist®. Neben der jihrlichen Veriinderlichkeit kann eine Abhiingigkeit
des Niederschlags von der Hohe gut in den Daten beobachtet werden.

Fine lineare Anpassung liefert fiir die Verteilung der Akkumulation fiir 2007 und 2008 eine
hohenabhingige Funktion:

f(2)2007 = 3.43 - 2+ 2319.71mmw.e.a” ' | (4.1)
f(2)2008 = 4.32 - 2 — 278.25 mmw.e.a” !
Diese lineare Anpassung zeigt, dass die Akkumulation in der 2007er-Periode um
343mmw.e.a~ ! pro 100m Hohe und in der 2008er-Periode um 432mmw.e.a~! pro 100m

Hohe ansteigt. Letzte Angabe korreliert mit dem gemessenen Akkumulationsgradienten von
Wen et al. (1998).

%siehe auch http://www.antarctica.ac.uk/met/gjma/temps.html, Abgerufen: April 2010.
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Auffillig ist in den 2008er-Daten der Ausreifier bei z = 390m. Eine plausible Erkldrung
kann dafiir nicht gegeben werden. Mogliche Erkldrungen kénnen Windverfrachtungen von
Schnee oder Ahnliches sein. Zu beachten ist auch, dass die Messungen zwar im Mittel {iber
eine Zeitraum von 365 Tagen durchgefiihrt wurden, jedoch nicht, wie bei der Definition des
Bilanzjahres gefordert, zu den Zeitpunkten der sukzessiven Minima der Eisdicke, d.h am Ende
der Schmelzsaison. Folgt man der Angabe von Wen et al. (1998) sind die Zeitpunkte der Mes-
sungen in etwa um 15 30 Tage zu frith. Dies kann sich insbesondere auf die Messpunkte in den
tiefern Lagen auswirken. Die Wahl der Messzeitpunkte ist auf logistische und organisatorische
Aspekte des Expeditionsverlaufs zuriickzufiihren.

4.5 Hohenanderung

Die aus der Kreuzungspunktanalyse berechneten Hoéhendifferenzen sind in Abbildung 4.15
gegen die ellipsoidische Hohe aufgetragen. Negative (bzw. positive) Werte stehen fiir einen
Verlust (bzw. Gewinn) in der Eisoberflichenhéhe des derzeitigen Status im Vergleich zu vor-
hergehenden Jahren. Gezeigt sind die Ergbenisse fiir At = 11, 4, 2 und 1 Jahr(e) fiir eine
ellipsoidische Hohe kleiner als 270 m. Diese gewédhlte Grenzhohe entspricht in etwas dem Gip-
fel des Bellingshausen Domes. Oberhalb dieser Hohengrenze lasst sich kein eindeutiger Trend
erkennen, da die berechneten Hohenunterschiede zwischen 4+1m streuen; unterhalb ist ein
signifikanter Hohenverlust iiber die Jahre zu erkennen. An den seitlichen Begrenzungen des
Bellingshausen Dome sind die maximalen Hohenabnahmen: —14, —7.4, —3.2 und —2.8m in
11, 4, 2 und 1 Jahr(en). Der Hohenverlust nimmt (linear) mit zunehmender Hoéhe ab. Am
Gipfel des Bellingshausen Domes sind die bestimmten Differenzen weniger als 2m. Eine li-
nearere Anpassung an die Daten fiir jede Zeitperiode ergibt eine mittlere Funktion fiir die
Hohendifferenz Az pro Jahr:

Az =-1.66 +0.0054-z [ma™'] |, (4.3)
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Abbildung 4.15: Berechnete Hohendnderungen am Bellingshausen Dome aufgetragen gegeniiber
der ellipsoidischen Héhe fiir verschiedene Zeitintervalle: At = 11 a (gelbe Punkte), At = 4a (griine
Punkte), At = 2a (rote Punkte), and At = 1a (blaue Punkte). Die durchgezogenen Linien zeigen
die linearen Regressionsgeraden.

wobei z die ellipsoidische Hohe ist. Daraus erhélt man einen mittleren Abnahmewert der
Oberfliiche von —1.44ma~! an den seitlichen Begrenzungen (ellipsoidische Héhe ca. 40m)
und —0.20ma~! am Gipfel des Bellingshausen Dome (ellipsoidische Héhe ca. 270 m). Dies
entspricht ca. —1.3mw.e.a~! mit einer angenommen Eisdichte von o = 900kgm™ fiir die
unteren Hohenlagen und —0.18 mw.e.a~! fiir den Gipfel.

Neben der klaren Hohenabhéngigkeit der Oberflichenabnahme kénnen diverse Ausreifter in
den Daten identifiziert werden (Abb. 4.15). Diese konnen auf Schneedrifteffekte und unter-
schiedliche Messzeitraume innerhalb der Jahre (verschiedene Akkumulations- und Schmelzzu-
stande) zuriickgefiihrt werden, ebenso wie auf Variationen in den Neigungswinkeln der DGPS-
Antenne am Schneemobil wihrend der Fahrt. Die verschiedenen Akkumulations- und Schmelz-
zusténde sind z. B. ersichtlich bei At = 2 Jahre (rote Punkte in Abb. 4.15). Unterhalb einer
Hohe von ca. 60 m nimmt die Hohendifferenz rapide bis hin zu 0 m ab. Dieser Effekt wird zu-
riickgefiihrt auf Schneeakkumulation und Schmelzen an den Morénen, die den Bellingshausen
Dome eingrenzen. Es ist anzunehmen, dass der Datensatz der Hohenénderungen durch die
oben beschrieben hochvariablen Akkumulationsraten beeinflusst ist. Trotzdem kann ein klares
Zeichen fiir eine Oberflichenabnahme aus der Analyse gezogen werden. Beriicksichtigt man
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Kapitel 4 Ergebnisse der Feldmessungen

diese Effekte in den Aufzeichnungen z. B. besonderes Jahr von Massenzuwachs im Bilanzjahr
2007 (vgl. Abb. 4.14 und Tab. B.3), wiirde die Oberflichenabnahmegeschwindigkeit sogar noch
hoher sein.

Unter Annahme eines zu vernachldssigenden Eisflusses, Wiedergefrierens von Schmelz-
wasser, basalen Schmelzens und Hebungsraten, sowie eines unverénderten, jetzigen Klima,
kann die Ausdehnungs- und Eisméchtigkeitsentwicklung des Bellingshausen Domes mit Glei-
chung 4.3 kombiniert mit den Eingabedaten der Eisgeometrie (Abb. 4.4(a), (c¢) und (d)) stu-
diert werden. Hierzu wird die folgende Gleichung eingefiihrt:

S([E,y,t) :S($,y,t—At)+AZ ’ (44)

wobei S(x,y,t) die Oberflichenhdhe zur Zeit ¢ ist, At = 1 Jahr ist das Zeitinkrement und
Az der Verlust der Oberflichenhéhe entsprechend Gleichung 4.3. Da der Felsuntergrund be-
kannt ist, konnen die Eisdicke und Flichenausdehnung des Bellingshausen Domes zur Zeit ¢
unter den oben angefiihrten Annahmen berechnet werden. Ergebnisse dieser Prognose sind in
Abbildung 4.16 und Abbildung 4.17 gezeigt. Volumen und Fliche des Bellingshausen Dome
nehmen im Gegensatz zur Entwicklung der maximalen Eisdicke sehr schnell mit fortschreiten-
der Zeit ab. Dieser Effekt ist nicht iiberraschend, da die maximalen Eisdickenwerte mit den
topografischen Maxima und daher mit geringen Oberflichenabnahmeraten korrelieren. Fiir
kleine Eisdickenwerte ist die Situation eher das Gegenteil. Diese grobe Prognose zeigt, dass
der Bellingshausen Dome in 150 Jahren von der Haupteiskappe separiert und in 285 Jahren
(2292 AD) komplett verschwunden sein kann.
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Abbildung 4.17: Eisevolution des Bellingshausen Dome. Berechnete Eisausdehnung und Oberfla-
chentopographie nach 50 (a), 100 (b), 150 (c) und 200 (d) Jahren.
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Kapitel 5
Diskussion der Feldmessungen

Der Einbezug von fluggestiitzten GPR-Kartierungen in dem nordwestlichen, kiistennahen ver-
spalteten Gebieten der Eiskappe von King George Island (KGI) ermoglicht bisher unbekannte
Strukturen im Felsbett abzubilden. Deutlich zu erkennen sind im Felsbett Gebiete unterhalb
des Meeresspiegels. Demnach sind eingegrenzte Eisgebiete im nordwestlichen Kiistenbereich
von KGI Gezeitengletscher, wie z. B. der Usher Gletscher. Diese Erkenntnis ist insofern von
Relevanz, da die Dynamik und Kopplungsprozesse mariner Eismassen gegeniiber gegriindeter
Eismassen deutlich komplexer ist (siehe Kap. 2.2.1), z. B. lassen Fluktuationen der Eisfrontpo-
sitionen keinen direkten Riickschluss auf eine Klimaverdnderung zu. Der beobachtete Riickzug
der Gezeitengletscher auf KGI steht jedoch im engen Zusammenhang mit dem weit verbreite-
ten gemessenen Riickzug der Gezeitengletscher im Bereich der Antarktischen Halbinsel (Rau
et al., 2004; Cook et al., 2005; Pritchard und Vaughan, 2007; Pritchard et al., 2009). In dem
Beobachtungszeitraum seit 1956 ist es lediglich der Usher Gezeitengletscher, der einen Vorstofs
zeigt; alle anderen zeigen einen Riickzug.

Meier und Post (1987) deuten darauf hin, dass Gezeitengletscher einem Zyklus des lang-
samen Fortschritts (in der Ordnung einiger Hundert bis Tausend Jahre) und des schnellen
Riickzugs (Jahrzehnte bis Jahrhunderte) unterliegen. Dies ist moglicheweise hier zu beobach-
ten:

e Riickzug: Die Riickziige der Gezeitengletscher laufen hier auf kurzen Zeitskalen ab, z. B.
wurde der Riickzug in der King George Bay von Simoes et al. (1999) nicht in dem Mafe
beobachtet; vice versa berichtet Simoes et al. (1999) einen erheblichen Riickzug des Lan-
ge Gletschers gegeniiber einer stationdren Eisfront der hier présentierten Analyse. Der
Riickzug der Gezeitengletscher wird hier auf den Verlust von Ankerpunkten zuriickge-
fithrt (pinning points), die zur Stabilisierung der Eismasse beitragen. Weiterhin kann die
beobachtete Erwdrmung des siidlichen Ozeans (Meredith und King, 2005) zusétzliche
Dickenabnahme durch schmelzen verursachen.

e Vorstofy: Der Vorstoft des Usher Gletschers lauft jedoch seit iiber einem halben Jahrhun-
dert. Auf langen Zeitskalen (Hundert von Jahren) kénnen Sedimentationsprozesse und
die Bildung einer frontalen Moréne einen wichtigen Effekt auf die Stabilisierung haben
(Powell, 1991; Hunter et al., 1996; Fischer und Powell, 1998). Empirische Studien haben
gezeigt, dass die Kalbungsrate linear mit der Wassertiefe zunimmt (Brown et al., 1983).
Durch die Sedimentationsprozesse vor dem Gletscher und der wachsenden Moréne redu-
ziert sich die Wassertiefe und folglich die Kalbungstitigkeit. Dies kann einen Vorstof des
Gletschers erleichtern, wie bereits am Taku und Hubbard Gletscher (Alaska) beobachtet
wurde (Motyka, 1997; Mayo, 1989). Im Bereich des Usher Gletschers ist ein Sedimen-
teintrag in das marine Okosystem nachgewiesen (Pichlmaier et al., 2004, Abb. 2.5), was
die obige These zum Vorstofs des Usher Gletschers stiitzt.
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Da die Geschwindigkeiten im oberen Einzugsbereich des Lange Gletschers seid 1997 stationér
sind, resultiert der Flachenverlust der Gezeitengletscher vermutlich gréfstenteils aus Eisberg-
kalben an der Eisfront. Der Kalbungsmechanismus von Gletschern ist ein dominierender
Ablationsmechanismus, welcher einen deutlich gréferen Eisverlust in einem Zeitintervall
gegeniiber Oberflichenablation zulassen kann (Van der Veen, 1996). An den gegriindeten
Eismassen von KGI ist der Fldchenverlust ebenfalls zu beobachten. Da die Eisgeschwin-
digkeiten der gegriindeten Gletscher als eher klein einzustufen sind, ist der Fldchenverlust
hauptséichlich auf Ablation zuriickzufiihren. Damit einher geht ein langsamerer Riickzug der
Eisausdehnung.

1 in den unteren

Der hier abgeleitete Wert der Oberflichenabnahme von —1.3mw.e.a”
Lagen des gegriindeten Bellingshausen Dome korreliert mit den ICESat-Laseraltimetrie
Werten von Pritchard et al. (2009). Der Oberflichenabnahmewert deren Analyse zeigt im
Vergleich einen leicht erhohten Wert. Zu beriicksichtigen ist, dass die Messorte nicht identisch
sind. Die dokumentierten der Firn-Eis-Grenzen am Gipfel des Bellingshausen Domes von
Orheim und Govorukha (1982) und Wen et al. (1998) indiziert eine Abnahme der Héhe von
5-13m in einem Zeitintervall von 15-20 Jahren. Dieser Wert ist deutlich hoher, als der hier
bestimmte Minimumwert am Gipfel des Bellingshausen Domes.

Die beobachteten Oberflichenabnahmeraten auf dem Bellingshausen Dome korrelieren mit
diversen Berichten von negativen Gletschermassenbilanzen auf KGI in den 1950er-Jahren
(Stansbury, 1961a; Noble, 1965). Dieser negative Trend scheint sich fortgesetzt zu haben,
da Simdes et al. (2004b) einen Flichenverlust zwischen 44 bis 83 % (1979-2000) fiir kleine-
re Kargletscher auf der Keller Halbinsel (Admiralty Bay) angeben. Wen et al. (1994) haben
hingegen gefolgert, dass der Bellingshausen Dome im glazialen Gleichgewicht ist. Dies ist of-
fensichtlich nicht mehr der Fall.

Die hier abgeleiteten Raten korrelieren ebenso mit anderen Gegenden der Antarktischen
Halbinsel. Ximenis et al. (1999) berichten von Oberflichenabnahmeraten von 1 5ma~?! fiir
den nahe gelegenen Johnson Gletscher (Livingston Island). Diese Werte wurden wihrend des
warmsten Jahres auf der Halbinsel gemessen und sind daher mit den im Rahmen dieser Arbeit
gemessenen Beobachtungen iiber eine ldngere, klimatologisch variablere Periode zu vergleichen.
Die gemessene Ausdiinng des Bellingshausen Domes und des Jonhnson Gletschers deckt sich
mit dem dokumentierten Anstieg der ELA fiir beide Eiskappen.

Der hier ermittelte Mittelwert bei einer Héhe von bis zu 110 ma.s.l. von —0.86 mw.e.a™
nidherungsweise dreimal so hoch gegeniiber dem Wert von Smith et al. (1998) an der Rothera
Eisrampe (bei ca. 67°S). Dieser Unterschied reflektiert die starken klimatischen Gradienten
entlang der Antarktischen Halbinsel (Reynolds, 1981; Morris und Vaughan, 2003) und zeigt,
dass die vergletscherten Gebiete an der nérdlichen Spitze stark von der steigenden Lufttem-
peratur beeinflusst sind, die bereits nahezu 0°C ist.

Fiir die hoheren Lagen auf KGI (> 250ma.s.l.) gibt es keine Anzeichen fiir eine Hohenén-
derung. Hier ist zu vermuten, dass die Massenverluste durch Schmelzen von Eis/Firn mit den

List

relativ hohen Akkumulationsraten kompensiert werden. Die hier gemessenen Akkumulations-
raten und -gradienten decken sich mit fritheren Studien von Zamoruyev (1972) und Wen et al.
(1998). Die jdhrlichen Schwankungen der Niederschlagsraten sind ebenso représentativ fiir die
SSI (King und Turner, 1997; Turner et al., 1997; Simdes et al., 2004a). Allerdings sind im
Vergleich zu fritheren Studien die maximalen gemessenen Akkumulationsraten erhoht (insbe-
sondere fiir das Bilanzjahr 2007). Dies steht im Zusammenhang zur erwarteten Tendenz (Peel,
1992; Thompson et al., 1994; Turner et al., 1997): Die hoheren globalen Temperaturen fiithren
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zu stérkerer Verdunstung iiber den Ozeanen und damit zu héheren Niederschlagsbetrigen. Die
héheren Niederschldge wiederum fithren zu einem Anwachsen der Eisdicken im Akkumulati-
onsgebiet der Eiskappe. Durch einen Anstieg der Lufttemperatur werden langfristig die durch
die ELA eingegrenzten Akkumulationsgebiete kleiner. Hier ist die Tendenz eines Anwachsens
nicht detektiert worden, obwohl ein Anstieg der ELA gut dokumentiert ist und das Ablations-
gebiet eine Ausdiinnung zeigt. Es kann also geschlussfolgert werden, dass der Zentralbereich
der Eiskappe (Verbund Arctwoski Eisfeld und Zentralteil) im Rahmen der Messgenauigkeit
momentan im glazialen Gleichgewicht ist.

Betrachtet man die Interpretation fiir die Antarktische Halbinsel, so entsteht die Erwér-
mung durch stdrkere Westwind-Zirkulation die zu hoheren Lufttemperaturen fithren und eine
mogliche Zunahme der Akkumulation in den hoheren Lagen. Vor diesem Hintergrund ist
es wichtig, die Messorte in regelméfigen Intervallen erneut zu vermessen und eventuell auf
weitere Gebiete auszudehnen. Solch eine Anderung der klimatologischen Bedingungen mag zu
starkeren Massenbilanzgradienten fiihren, die auch hohere Fliekbewegungen und Massenfliisse
ausldsen konnen.

Interessant ist vor dem Hintergrund der globalen Klima&nderungen, ob sich die Flief-
dynamik verdndert hat; insbesondere ob es eine Tendenz der Beschleunigung gibt. Eine
Beschleunigung der Eismassen kann einerseits aus Erweichen des Fises aufgrund der héheren
Temperaturen erfolgen (z. B. Paterson, 1994; Greve und Blatter, 2009). Andererseits kann eine
Kopplung der basalen Geschwindigkeit mit der hoheren Menge an zur Verfiigung stehendem
perkolierendem Oberflichenschmelzwasser einen Geschwindigkeitsanstieg zur Folge haben
(z.B. Zwally et al., 2002). Ein Vergleich der iiber die Jahre gemessenen Eisoberseitenge-
schwindigkeiten indiziert, dass der Zentralbereich der Haupteiskappe von KGI im Rahmen
der Messgenauigkeit der verwendeten Messmethode im glazialen Gleichgewicht ist. Diese
Schlussfolgerung deckt sich mit der stationédren Eisoberseite der Haupteiskappe.

Es ist zu beriicksichtigen, dass die Zeitskala fiir eine Reaktion der Dynamik von Eiskappen
auf Klimadnderungen (z.B. Schneeakkumulation und Oberflichentemperatur) im Bereich
von Hunderte zu Tausenden von Jahren liegt (Alley und Whillans, 1984). Dies ist darauf
zuriickzufiihren, dass der grofste Teil der Bewegung von Eiskappen aus der Eisdeformation
in den basalen Schichten resultiert. Die Effekte von Anderungen im Oberflichenklima
miissen somit erst tief ins Eis transportiert werden, um einen Einfluss auf das Fliefiregime
auszuiiben. Jedoch kann die Ubertragung von Oberflichenschmelzwasser zur Basis einer
gegriindeten Eiskappe einen effektiven Mechanismus zur Verfiigung stellen, um Wéirme ins
Eis zu transportiern und/oder als Schmierfilm an der Basis die basale Geschwindigkeit zu
beeinflussen. Dieser Mechanismus induziert durch das Vorkommen von Schmelzwasser in
der Sommermonaten (Schmelzsaison) kann einerseits saisonal auftreten (Bindschadler et al.,
1977; Tken, 1978; Paterson, 1994; Joughin et al., 1996; Mohr et al., 1998; Gudmundsson
et al., 2000) oder andererseits verstirkt oder iiberhaupt erst einsetzen, durch den Anstieg
der Jahresmitteltemperatur der Luft (Zwally et al., 2002). Indizien fiir ein Auftreten oder
eine Anderung dieses Mechanismus koénnen hier nicht gemessen werden. Dies deckt sich mit
den Messungen von Noble (1965) am Stenhouse Gletscher (Admiralty Bay), steht jedoch den
gemessenen saisonalen Schwankungen der Eisoberseitengeschwindigkeit von Ximenis et al.
(1999) und Martin et al. (2004) auf Livingston Island gegeniiber. Fiir die Ergebnisse dieser
Arbeit bedeutet dies, dass das Oberflichenschmelzwasser entweder einen konstanten oder
keinen Einfluss auf das basale Fliefregime hat. Zu beriicksichtigen hierbei ist wiederum,
dass die Messungen der Eisgeschwindigkeiten lediglich in den unverspalteten Gebieten
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durchgefithrt wurden. Eine (schnelle) Ubertragung des Oberflichenschmelzwassers zur Basis
ist jedoch durch Spalten oder Gletschermiihlen begiinstigt (z. B. Robin, 1974).

Die niedrigen gemessenen Bewegungsraten am Bellingshausen Dome indizieren einen
angefrorenen Fiskorper. Ein kalter, an der Basis angefrorener Eiskérper am Bellingshausen
Dome wird durch die Interpretationen von internen Merkmalen der GPR-Kartierungen
gestiitzt. In diesen werden die Zonen hoher Radar-Riickstreuung als Wassereinschliisse
interpretiert. Am Bellingshausen Dome kdnnen lediglich kleine Zonen mit geringer Radar-
Riickstreuung lokalisiert werden (analog zu Pfender (1999)); nach Eisen et al. (2009) kénnen
die Zonen als kalt bezeichnet werden. Einen kalten Eiskorper indiziert auch die Abwesenheit
der Wassertafel die den Firn-Eis-Ubergang markiert. In diesen Lagen existiert in den
Sommermonaten keine Firn- und/oder Schneedecke, d.h. das Oberflichenschmelzwasser flieft
iiber die impermeable Eisoberseite ab und das Wiedergefrieren von Schmelzwasser und der
Freisetzung von latenter Wirme findet nicht statt.

Das erlduterte Temperaturregime auf dem Arctowski Eisfeld (Kap. 2.2.4) anhand der
1997/98er-GPR-Daten und Interpretation von Pfender (1999) und Blindow et al. (2010) ist
weiterhin giiltig, und kann auf den Zentralteil ausgeweitet werden (Suckro, 2007; Blindow
et al., 2010): Perkolation von Oberflichenschmelzwasser findet iiberall im Akkumulations-
gebiet statt. Eine Wassertafel hat sich deshalb am Firn-Eis-Ubergang der Eiskappe in einer
durchschnittlichen Tiefe von 35 m ausgebildet. Die Anwesenheit von Wasser im Eiskorper wird
durch hohe Radar-Riickstreuung in den Gebieten unterhalb von ca. 400 ma.s.l. angezeigt.
Diese Beobachtungen fiithren zu dem Schluss, dass die Eiskappe von KGI mindestens in
Gebieten unterhalb eines topographischen Niveaus von 400 ma.s.l. temperiert ist. Geméaf
der Interpretation von Radar-Riickstreuung kann ein kalter Kern in den hoheren Lagen der
Eiskappe bestehen.

Weiterhin leisten die hier présentierten Ergebnisse der DGPS- und GPR-Kartierungen
einen wertvollen Beitrag zur Inventarisierung der GIC’s (glaciers and ice caps’) in die
globalen Datenbanken WGMS (World Glacier Monitoring Service?) und NSIDC (National
Snow and Ice Data Center®). Die Ergebnisse haben jedoch nicht nur den Zweck einer Be-
standsaufnahme. Die zusammengestellten Datensétze dienen als Referenz fiir eine zukiinftige
Uberwachung der Eiskappe und ihrer Reaktion auf Klimaverinderungen. Auf der Grundlage
der in-situ Messungen und Beobachtungen und den daraus resultierenden Erkenntnissen
ist noch keine umfassende Quantifizierung der wesentlichen eisdynamischen Basisgrofen
sowie eine genaue Bestimmung der einzelnen Massenbilanzgrofsen und dem Beitrag zum
eustatischen Meeresspiegelanstieg moglich. Das Einschitzen dieses Beitrages verlangt genaue
und gut validierte numerische Gletschermodelle. Hierfiir dient die akkurate und hochauf-
losende Gletschergeometrie als Eingabe- und das Netzwerk an prézisen in-situ bestimmten
Eisoberseitengeschwindigkeiten als Validierungsparameter fiir numerische Modellstudien.

!Zu der Klassifizierung Gletscher und Eiskappen zihlen die umgebenden GIC der groRen Eisschilde (Antarktis
und Groénland), die grofen Eisschilde sind jedoch ausgenommen.

*http://uww.geo.uzh.ch/microsite/ugms/, Abgerufen: Jan. 2011.

*http://nsidc.org/, Abgerufen: Jan. 2011.
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Kapitel 6

Theoretische Grundlagen der FlieBdynamik
von Eiskappen

Im folgenden Kapitel wird das im Rahmen dieser Arbeit verwendete numerische full-Stokes-
Fliekmodell zur Simulation von (temperierten, polythermalen und kalten) Eiskappen vorge-
stellt. Zundchst werden die relevanten Feldgleichungen fiir die Eisdynamik, die Eistemperatur
und den Wassergehalt présentiert (Kap. 6.1). Daran anschliefend werden die Randbedingun-
gen formuliert (Kap. 6.2). Ferner muss fiir die prognostischen Studien eine Eisméchtigkeitsglei-
chung aufgestellt werden (Kap. 6.3). Die giiltigen Zustandsgleichungen und weitere physikali-
sche Grofen werden in Kapitel 6.4 erldutert. Da die Herleitung der relevanten Feldgleichungen
und Randbedingungen in diverser Fachliteratur ausgiebig behandelt wurde, werden hier ledig-
lich die Gleichungen mit den fiir glaziologische Fragestellungen wichtigen Aspekten angegeben
sowie auf z. B. Greve und Blatter (2009) und Hutter (1983) verwiesen.

6.1 Relevante Feldgleichungen

Eisdynamik

Konsolidiertes, polykristallines Eis kann als inkompressibles, nichtlinear-viskoses wirmelei-
tendes Fluid beschrieben werden (z.B. Paterson, 1994). Fluidmechanik basiert auf den Er-
haltungsgleichungen von Impuls, Masse und Energie. Der Impuls- und Massentransport fiir
inkompressible Medien wird beschrieben durch die Navier-Stokes Gleichung und Kontinuitéts-

gleichung
Du
o VS=F |, (6.1)
Vu=0 |, (6.2)
wobei gilt
Du 0Ou T
D = g Te Vu . S=T—pI=[y(Vut (Vo)) —pI . (63)

mit der effektiven Viskositdt 7, der Eisdichte p;, dem Geschwindigkeitsfeld u = (u,v,w),
dem Druck p, der Zeit t, Volumenkraft und/oder Oberflichenkraft F = (F,, Fyy, F,) und dem
totalen Differential D/Dt. Es ist {iblich den Cauchy-Spannungstensor S in einen deviatorischen
Teil und einen isotropen Teil aufzuspalten, wobei T der deviatorische Spannungstensor bzw. 1
der Einheitstensor ist. Der Cauchy-Spannungstensor ist symmetrisch und seine Komponenten
lauten beziiglich kartesischer Basisvektoren o;;, mit 4, j = x,y, z. Der Druck p ist isotrop

p= —étr (S) . (6.4)
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Als dufere Kraft F werden nur Volumenkrifte beriicksichtigt. Aufgrund der niedrigen Fliefs-
geschwindigkeiten ist die Corioliskraft im Vergleich zur Gravitationskraft zu vernachlissigen
(Greve und Blatter, 2009). Als einzig wirkende Kraft F wird die Gravitationskraft F, = —p;ge,
beriicksichtigt, mit dem Einheitsvektor e, in z-Richtung.

Die dimensionslose Reynoldszahl Re beschreibt das Verhéltnis von Trégheitskriaften zu vis-
kosen Kréften. Mit Hilfe einer Skalen-Analyse (Greve und Blatter, 2009) kann gezeigt werden,
dass in Eissystemen aufgrund deren geringer Fliefgeschwindigkeit und hohen Viskositdt der
dissipative Impulstransport gegeniiber dem advektiven Impulstransport (Re < 10719) iiber-
wiegt (z. B. Lliboutry, 1987; Mangeney et al., 1997; Greve und Blatter, 2009). Weiterhin gelten
Fissysteme als quasi-stationér, somit kann der Beschleunigungsterm auf der linken Seite der
Navier-Stokes Gleichung (GI. 6.1) vernachléssigt werden. Es ergibt sich die Stokes-Gleichung
und die inkompressible Kontinuitatsgleichung zur Beschreibung der Eisdynamik

-V - [n(Vu+ (Vu)T)} +Vp = —oi9e, (6.5)
Vu=0 . (6.6)

Je nach Fragestellung ist die effektive Viskositét n konstant oder von diversen Parametern
abhéngig, wie z. B. von der Temperatur T'. Eine Diskussion der effektiven Viskositéit n erfolgt
in Kapitel 6.4.

Waiarmetransport

Warmetransport ist definiert als Bewegung von Energie erzeugt durch eine Temperaturdiffe-
renz (Incropera und DeWitt, 2002). Dieser Prozess ist durch drei Mechanismen charakterisiert:
(1) Warmetransport durch Diffusion in einem stationdren System aufgrund eines Temperatur-
gradienten (Konduktion); (2) Wéarme wird durch Fluidbewegung transportiert (Konvektion);
(3) Warmetransport durch elektromagnetische Wellen (Strahlung). Der dritte Prozess wird bei
einer glaziologischen Fragestellung vernachléssigt. Die Warmetransportgleichung kann somit
formuliert werden

oT
0i Cp g + V- (=kVT) = Z —oicpu-VT | (6.7)

mit der absoluten Temperatur 7" (non-homolog), der spezifischen Wérmekapazitit ¢, und
der thermischen Leitfihigkeit k. Als Quellterm ) wird in der mathematischen Beschreibung
lediglich Warme, die aus interner Deformation des Eiskorpers resultiert, beriicksichtigt. Die
Parameter k, ¢, sind temperaturabhingig und werden zusammen mit dem Quellterm } im
Kapitel 6.4 behandelt.

Die Schmelztemperatur von Eis Ty, ist druckabhingig (Greve und Blatter, 2009). Fiir
typische Driicke die in Eisschilden und Gletschern vorkommen (p < 50 MPa) gilt folgende
lineare Beziehung

Tpmp =Ty — 51) ) (68)
mit Ty = 273.15 K und der Clausius-Clapeyron Konstante 3. Die Werte von 3 fiir luftgesét-
tigtes Eis ist 3 = 9.8 x 1078 KPa~! (z.B. Greve und Blatter, 2009; Hooke, 2005). Unter
hydrostatischen Bedingungen fiihrt dies zu einer Schmelzpunktverringerung von 0.87 K pro
Kilometer Eismichtigkeit. Die homologe Temperatur, also die Temperatur relativ zum Druck-
schmelzpunkt, ist definiert als

T*"=T—Tomp+To=T+Fp , (6.9)
so dass der Druckschmelzpunkt immer 7% = Ty = 273.15 K ist.
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Wasserdiffusion

Erreicht die Temperatur im Eiskérper Druckschmelzpunkt Bedingung (T* = Ty = 273.15K),
kann ein nicht zu vernachlédssigender Teil an mikroskopischen Wasser in der Eismatrix ge-
bunden sein (vgl. Diskussion in Kap. 2.2.2). Im Gegensatz zu Breuer et al. (2006) und Breuer
(2007) wird der Wassergehalt in dieser Arbeit nach einem Ansatz von Hutter (1982, 1993) und
Greve (1995, 1997a); Greve und Blatter (2009) numerisch berechnet. Hierbei wird das tempe-
rierte Eis als eine Mixtur aus Eis und Wasser angenommen. Es wird nur der mikroskopische
Wassergehalt betrachtet, der sich an den Korngrenzen der Eiskristalle sammelt. Makrosko-
pische Wassereinschliisse werden nicht behandelt. Der mikroskopische Wassergehalt w wird
eingefiihrt als Massenanteil der Mixtur

w=2Y mit W=100-w |, (6.10)

%

wobei W der Wassergehalt in % ist. Die Mixtur aus Eis und Wasser wird als inkompressibel
angenommen, obwohl die Dichte von Eis (g; = 910kgm™>) und Wasser (0, = 1000kg m~?)
verschieden sind. Da der mikroskopische Wassergehalt jedoch generell < 3% ist (siehe Diskus-
sion 2.2.2), ist die relative Dichtednderung der Mixtur nicht grofer als 0.5 %. Diese Variabilitét
wird als zu vernachlissigen angenommen, und es gilt o ~ g; = 910kg m~3. Fiir die Mixtur gel-
ten die Impulsbilanz- (Gl. 6.5) und die Massenbilanzgleichung (Gl. 6.6). Bei der Formulierung
der Massenbilanzgleichung des Wassergehaltes w ist zu beachten, dass die Partialdichte des
Wassers g,, nicht konstant ist, sondern vom Wassergehalt abhéngt. Aufgrund von méglichen
Schmelz- und Gefrierprozessen ist sie keine Erhaltungsgrofie; es wird ein Wasserproduktions-
term M zugelassen. Die Massenbilanzgleichung muss in seiner allgemeinen Form formuliert
werden

ow
QE +ouVw=-Vj+ M | (6.11)
mit dem Fickschen Diffusionsgesetz der Wasserstromdichte j = —cVw, wobei ¢ die Diffusivitit
des Wassers im temperierten Eis ist. Unter Annahme der Stationaritit der Prozesse ergibt sich
ouV-w=cViw+M . (6.12)

Der Wasserproduktionsterm M wird in Kapitel 6.4 niher erldutert. Die Wasserdiffusionsglei-
chung (Gl. 6.12) findet Anwendung in den temperierten Bereichen des Eiskorpers. In den
Kalteisbereichen ist der Wassergehalt W identisch Null. Im Folgenden soll keine physikalische
Wassserdiffusion beriicksichtigt werden, d.h. ¢ = 0. Zwecks numerischer Stabilitdt wird der
Diffusionsterm weiter beriicksichtigt mit einem kleinen Wert fiir c.

6.2 Randbedingungen

Damit das obige System an Gleichungen zu l6sen ist, miissen geeignete Randbedingungen ge-
troffen werden. Die Formulierung der relevanten Feldgleichungen in differentieller Form ist nur
unter der Annahme stetiger Differenzierbarkeit der auftretenden Felder innerhalb des Kérpers
moglich. Treten an den Grenzflichen oder innerhalb des Korpers singulire Flachen auf, muss
eine Sprungbedingung formuliert werden. Die Sprungbedingung schreibt die Anderung der
Feldgrofe an der Fliche vor und wird als Neumann-Randbedingung bezeichnet. Ist jedoch
der Wert der Grofe bekannt, kann anstatt der Neumann-Randbedingung eine sogenannte
Dirichlet-Randbedingung angegeben werden. Eine ausfiihrliche Herleitung der Sprungbedin-
gungen findet sich in Batchelor (1967), Hutter (1983, 2003) und Greve und Blatter (2009).

Y
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6.2.1 Eisoberseite

An der Eisoberseite gilt die Massen-Sprungbedingung der freien Oberfliche

0z u 0z L 0z,
ot oz Ay

—w=uas |, (6.13)

mit der Eisoberseite z3 = z4(x, y,t) und der Ablations-Akkumulationsfunktion as = as(x,y,t).
Die Gleichung wird auch als kinematische Randbedingung bezeichnet und bestimmt die Evo-
lution der freien Oberfliche. Die Ablations-Akkumulationsfunktion as ist eine Eingabegrofe
fiir das numerische Modell, wobei ein positiver Wert Akkumulation und ein negativer Wert
Ablation bedeutet.

Fiir die Impuls-Sprungbedingung gilt die Kontinuitdt des Spannungstensors S

Sn, = [—pI +7 (Vu + (Vu)T)] n, = —pons (6.14)

mit po = pair ~ 0 und dem Normalenvektor ng = (ng,ny,n.) = (—0zs/0x,—0zs/0y,1) an
der Eisoberseite. Die Sprungbedingung bedeutet eine spannungsfreie Oberfliche, da atmo-
sphérische Stromungen und Spannungen keine signifikanten Einfliisse auf das Spannungsfeld
haben.

Als thermodynamische Randbedingung wird eine Dirichlet-Randbedingung eingefiihrt, wel-
che die Temperatur an der Eisoberseite T, vorschreibt

Ts = Ts(x,y,t) = TST |z:0 + 5TST ) (6'15)

wobei Ts7 |,—¢ die Temperatur auf Meeresspiegelniveau (°C) und 67gr ein hypsometrischer
Temperaturgradient ist (°Cm™!).

Fiir den Wassergehalt W wird an der Eisoberseite ebenfalls eine Dirichlet-Randbedingung
formuliert. Dabei muss zwischen temperierten und kalten Bereichen unterschieden werden

_J0 Ty < Tomp
Mo { Ws(z,y,t) Ts = Tomp (6.16)

In dieser Arbeit wird, wenn nicht anders angegeben, Wy = 0% aufgrund des spérlichen Da-
tenmaterials vorgeschrieben. Die im Untersuchungsgebiet vorkommenden Eiskliffe werden wie
die Eisoberseite behandelt.

6.2.2 Eisbasis

Analog 7zur Eisoberseite kann die kinematische Randbedingung an der Eisbasis formuliert
werden 9 5 5
2 2 2

Z<0 adc) = _—w=0 |, 6.17

5 +u o +v a9y w ( )

mit der Eisbasis z, = z(z, y). Da kein isostatischer Ausgleich mit berechnet wird, ist die Eisba-

sis zeitunabhéngig (0/0t = 0). Weiterhin wurden in der obigen Gleichung basale Schmelzraten

nicht beriicksichtigt, da sie zu vernachlissigen sind (z.B. van der Veen, 1991; Jacobs, 1992;

Greve, 1995; Sandhéger, 2000).
Analog zu Gleichung 6.14 kann hier die Impuls-Sprungbedingung formuliert werden. Da
jedoch keine Information iiber die Spannungsbedingung im Felsbett vorliegt, wird auf ein
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empirisches Gleitgesetz zuriickgegriffen. Auch hier miissen wieder zwei Félle unterschieden
werden, da die basale Geschwindigkeit von den Temperaturbedingungen abhingt. Liegt die
Temperatur unter dem Druckschmelzpunkt, ist der Eiskorper am Untergrund angefroren. Ent-
spricht die basale Temperatur jedoch dem Druckschmelzpunkt, kann der Eiskorper auf dem
darunter liegenden Untergrund gleiten.

In numerischen Eisfliekmodellen wurden bisher eine Vielzahl von Gleitgesetzen vorgeschla-
gen und angewendet (z.B. Weertman, 1964; Huybrechts, 1992; Paterson, 1994; Greve, 2008).
Das Gleitgesetz nach Weertman (1957, 1964, 1979) verkniipft die basale Schubspannung 73, und
die effektive Normalspannung N; in der Form eines Potenzgesetzes. Die Gleitgeschwindigkeit
des Eises an der Eisbasis v, und die basale Schubspannung 7 sind zweidimensionale Vektoren
in der Ebene tangential zur Eisbasis (t L n). Die basale Gleitgeschwindigkeit v; kann dann
formuliert werden

Vb:{O fir T, <Tpmp (6.18)

Cy \Tb\pfl'rb’i N, (Tt fiir Ty =Tpmp und i=ux,y

Die Parameter Cp, p und ¢ sind sogenannte tuning-Parameter die angepasst oder optimiert
werden miissen. Der Parameter Cp wird hiufig als Bettrauhigkeitsparameter eingefiihrt. Die
Funktion f(7") gewichtet die basale Gleitgeschwindigkeit in Abhéngigkeit von der Temperatur.
Wie oben erwihnt, setzt basales Gleiten bei Erreichen der Druckschmelzpunkttemperatur ein.
Die Temperaturfunktion wird dann durch eine Heaviside-Funktion beschrieben

0 TF <1,
T) = pmp- 6.19
= { ) T (6.19)

Nach Shreve (1984) und Fowler (1986, 2001) konnen Eiskorper bereits unterhalb des Druck-
schmelzpunktes gleiten. Echelmeyer und Wang (1987) konnten sogar eine kleine basale Ge-
schwindigkeit von u, = 0.2ma ™! bei —4.6°C messen. Diese Gleitgeschwindigkeit wird auf klei-
ne Druckunterschiede an der Eisbasis zuriickgefiihrt, so dass kleine Bereiche des Eises an der
Basis den Druckschmelzpunkt erreichen. Folglich kommt es an der Basis zu einer sogenannten
Haft-Gleit-Bewegung (stick-slip sliding) und daher im Mittel zu kleinen Gleitgeschwindigkei-
ten unterhalb des Druckschmelzpunktes. Die Haft-Gleit-Bewegung konnte von B. Hallet bei
—1°C gemessen werden (in Fowler, 1986). Nach Fowler (1986) ist der Temperaturbereich AT
in dem basales Gleiten unterhalb des Druckschmelzpunktes auftreten kann abhéingig von der
Felsbettneigung (AT = (4.76a)?). Bei einer mittleren Felsbettneigung von o = 0.1° betriigt
AT ca. 0.22K. Die Temperaturfunktion f(7") wird hier nach Budd und Jensen (1987) imple-
mentiert

f(T) =exp((T — Tomp)) - (6.20)

Budd und Jensen (1987) geben fiir v einen Wert von 0.1 vor, Greve (2005) einen Wert von
1. Generell bedeuten kleinere Werte fiir v hohere basale Geschwindigkeiten unterhalb des
Druckschmelzpunktes gegeniiber grofen Werten von v. In den folgenden Parameterstudien
zur Dynamik von King George Island wird v als tuning-Parameter behandelt (Kap. 8).

Die effektive Normalspannung N, hingt von der Auflast des Eises ab. In den Bereichen wo
es zu Schmelzprozessen kommt oder subglaziale Seen existieren, wirkt die Auftriebskraft des
Wassers p,, der effektiven Normalspannung entgegen (Greve und Blatter, 2009). Des Weiteren
kann bei einem Eiskdrper, dessen Eismasse sich zum Teil unterhalb des Meeresspiegels befin-
det, mit Anschluss zum Ozean eine Auftriebskraft des infiltrierten Meerwassers der effektiven
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Normalspannung entgegenwirken. Beriicksichtigt man nur letzteren Prozess, kann die effektive
Normalspannung an der Eisbasis (z = z;) berechnet werden

(6.21)

_ | ogH fiir 2, > Om.asl.
| 0igH + 0swgzy fiir 2z, < Om.a.sl.

mit der Dichte von Meerwasser gs, = 1028 kg m~3. Fasst man die Parameter Cj, |73|, N und
T zusammen in den basalen Gleitparameter 32 (z.B. MacAyeal, 1993; Pattyn et al., 2008)
kann das Gleitgesetz (Gl. 6.18) in seiner inversen Form formuliert werden

Thi =t; - (S-my) = B2 vy mit i=ux,y |, (6.22)

mit n, = (ng,ny,n,) = (02,/0x,02,/dy, —1). Fiir 3% = 0 ist der Eiskérper von der Eisbasis
vollstéindig entkoppelt und es kommt zu freiem Gleiten. Ist 32 = oo ist die basale Geschwin-
digkeit identisch Null. Mit Werten 0 < 3? < oo kommt es zu partiellem Gleiten.

Als thermodynamische Randbedingung an der Eisbasis wird eine Neumann-Randbedingung
fiir den Temperaturgradienten formuliert (Huybrechts, 1992; Pattyn, 2003; Greve und Blatter,
2009)

ny - (kVT) =G+ UpTh e + VbThy s (6.23)

mit dem geothermalen Warmestrom G. Die Terme w7, , und vp7,,,, die zusatzlich zum Tem-
peraturgradienten beitragen, entstehen durch Reibungswirme an der Eisbasis. Die Reibungs-
warme kommt jedoch nur im Falle einer temperierten Eisbasis, d. h. uy, v, > 0, zum tragen.

An der Eisbasis konnen durch den geothermalen Wérmestrom und Reibungswérme basa-
le Schmelzprozesse auftreten. Da jedoch in der Wasserdiffusionsgleichung der Diffusionsterm
als numerische Diffusion beriicksichtigt wird und somit die parabolische Natur der Diffusi-
onsgleichung erhalten bleibt, muss an der Kisbasis eine numerische Randbedingung fiir den
Wassergehalt gesetzt werden. Um das numerische Ergebnis mdglichst wenig zu verfélschen,
wird eine Neumannsche Bedingung angenommen (Greve, 1995)

n, - (cVw) =0 . (6.24)

6.2.3 Seitliche Begrenzungen

An den seitlichen Réndern des Untersuchungsgebietes ist die Randbedingung abhéngig vom
Typ des Randes. Unterschieden wird hier zwischen

Flieklinie, Eisscheide: n-u=0,t-Sn=20

)

2p
Ein- oder Ausstrom: u(z) = —2(09)"|Vzs|" "' V2, [[A(zs — 2)d2] +up (6.25)

Zs
mit dem Fliefparameter A (dieser wird weiter unten erldutert). Die erste Gleichung bedeu-
tet, dass kein Massentransport iiber Flieflinien oder Eisscheiden stattfindet. Fiir den Ein-
oder Ausstromtyp wird die STA (Shallow Ice Approzimation) nach z.B. Paterson (1994) als
Dirichlet-Randbedingung vorgeschrieben. Die vertikale Geschwindigkeit w und die basale Ge-
schwindigkeit u;, werden auf Null gesetzt. Die seitlichen Rander werden als thermisch isolierend
angenommen

—n-(—kVT)=0 . (6.26)

Fiir den Wassergehalt W wird an den seitlichen Réndern das gemessene Tiefenprofil von
Vallon et al. (1976) in der modifizierten Form von Breuer et al. (2006) und Breuer (2007) als
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6.3 Eisméchtigkeit

Dirichlet-Bedingung genutzt. Um den Einfluss von Randeffekten auf die Simulationsergebnisse
moglichst gering zu halten, ist die Lage der seitlichen Rénder mit angemessenem horizontalen
Abstand zum eigentlichen Untersuchungsgebiet gewéhlt worden.

6.2.4 CTS

Die CTS (cold-temperate transition surface) ist eine Phasengrenze zwischen den kalten und
temperierten Bereichen in Eiskérpern. Die physikalischen Gréfien kdnnen an dieser singuléren
Fléche eine Sprung erfahren und es miissen wiederum die Sprungbedingung und kinemati-
sche Randbedingung festgelegt werden. Es wird somit der Tatsache Rechnung getragen, dass
im Eiskorper zum einen Bereiche unter Druckschmelzpunktbedingun, zum anderen Bereiche
mit Temperaturen exakt auf dem Druckschmelzpunkt vorkommen kénnen, wobei letzterer
eine geringe Menge mikroskopischen Wassergehalt in der Eismatrix aufweisen kann. Da in
den numerischen Simulationen die CTS-Phasengrenze a priori nicht bekannt ist, verlangt die
Positionierung der CTS entweder deformierbare Gitterzellen oder ein transformierbares Ko-
ordinatensystem (wie z.B. die sogenannte front-tracking-Methode, Greve (1995) und Greve
und Blatter (2009)). Die CTS trennt den Eiskorper somit in zwei Teilbereiche auf, sodass
in dem Kalten die Warmetransportgleichung gilt und in dem Temperierten die Wasserdiffu-
sionsgleichung. Diese Behandlung eines solchen Zweiphasenmodells ist in dem hier verwen-
deten Eiskappenmodell bislang nicht implementiert und es kann entweder das Temperatur-
oder Wassergehaltsfeld numerisch mitberechnet werden. Aus diesem Grund wird hier auf die
Formulierung der Sprung- und kinematischen Randbedingungen an der CTS-Phasengrenze
verzichtet und stattdessen auf Greve (1995) und Greve und Blatter (2009) verwiesen. Die Be-
handlung der CTS, bei den hier durchgefiithrten Simulationen der Dynamik der Eiskappe von
King George Island, wird in den jeweiligen Experimenten erldutert (Kap. 8).

6.3 Eismachtigkeit

Nach Formulierung der Randbedingung ist es moglich, eine Evolutionsgleichung der Eisméich-
tigkeit H(z,y,t) = z5(x,y,t)—2p(z, y, t) aufzustellen (Relaxierung der freien Oberfliche). Die-
se erhélt man durch Kombination der Kontinuitatsgleichung fiir inkompressible Fluide (Gl. 6.6)
und der kinematischen Randbedingung fiir die Eisoberseite (Gl. 6.13). Eine Herleitung findet
sich z.B. bei Greve und Blatter (2009). Die Evolutionsgleichung ist eine zweidimensionale

Advektionsgleichung

H
8& =-ViQ+as—a, |, (6.27)

mit dem horizontalem Volumenflussvektor Q und der horizontalen Divergenz V
Q = (aH,vH)T und V), = (8/0x,0/0y)T | (6.28)

wobei @ und v die vertikal gemittelten Horizontalgeschwindigkeiten sind.
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Kapitel 6 Theoretische Grundlagen der Fliefdynamik von Eiskappen

6.4 Zustandsgleichungen und Spezifizierung physikalischer
Grolien

Die im vorherigen Abschnitt vorgestellten Gleichungen des numerischen full-Stokes-
Flielsmodells enthalten eine Reihe von unbestimmten physikalischen Gréfien, die im Folgenden
spezifiziert werden.

Glensches FlieRgesetz

Die Eisdeformation wird durch das Glensche Fliefigesetz beschrieben. Das Fliekigesetz ist fiir
die Eisdynamik eine grundlegende Zustandsgleichung und verkniipft Deformationsraten und
deviatorische Spannungen. Bei den in Eiskérpern typischen Spannungen zwischen 50 und
200kPa legen Laborexperimente (Glen, 1955) ein Potenzgesetz nahe. In der von Nye (1957)
generalisierten Form lautet das Glensche Fliefigesetz

D=AEf(r.)T (6.29)

mit dem Deformationsratentensor D, der Kriechfunktion f(7.) = 7!, der effektiven devia-
torischen Spannung 7. und dem deviatorischen Spannungstensor T. Nach Weertman (1973)
kann der Exponent n Werte zwischen 1.5 und 4.3 annehmen. Der Exponent n wird bei der Mo-
dellierung von Eisschilden iiblicherweise auf drei gesetzt (Paterson, 1994; van der Veen, 1999).
Mit dem Flieliparameter A werden Einfliisse der Temperatur und des Wassergehaltes auf das
Fliefigesetz parametrisiert. Der Verstarkungsfaktor E parametrisiert iibrige Beitrige wie z. B.
Einschliisse, Anistropie der Fismatrix oder Effekte von Spalten. Der Verstirkungsfaktor F
und der Fliefparamter A = A(T™*, W) werden weiter unten detailliert behandelt.

Um die inverse Form des Glenschen Fliefgesetzes zu formulieren, wird die effektive Defor-
mationsrate (zweite Invariante des Deformationsratentensors) eingefiihrt

1
de = |/ 5tD? (6.30)

wobei die Elemente ¢;; des Deformationsratentensors per Definition mit den Geschwindigkeits-
komponenten u, v und w verkniipft sind

1 8’LLZ 8Uj
== — 31
€ 2 <63:] + 8ZL‘J> ’ (6 3 )

beziiglich kartesischer Basisvektoren. Die inverse Form des Glenschen Fliefigesetzes lautet

T=2nyD mit n(T*W,d.)= % (EA(T*, W))~ Y glt=m/n (6.32)

Fiir n = 1 und einem konstanten Fliekparameter A ist die Viskositét n konstant, d. h. Newton-
sche Rheologie. Bei nicht Newtonscher Rheologie ist die Viskositéit von der effektiven Defor-
mationsrate abhéngig. Fiir n > 1 wird die Viskositédt bei verschwindender Deformationsrate
singuliir. Deshalb wird ein kleiner Wert dy = 1073 a~! zu d, addiert um einen endlichen Wert
fiir die Viskositéat n(T*, W, d. = 0) < oo zu gewahrleisten (z.B. Pattyn, 2002).
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6.4 Zustandsgleichungen und Spezifizierung physikalischer Gréken

FlieBparameter

Die Temperaturabhingigkeit des Fliefsparameters kann durch eine Arrhenius Relation be-
schrieben werden (Paterson, 1994)

A(T*)Paterson = Ap eprQ/RT* s (6'33)

mit der Aktivierungsenergie @, der universellen Gaskonstante R = 8.31Jmol~! K~! und der
Konstante Ag. Nach Paterson (1994) gilt die Arrhenius Relation physikalisch nur fiir Tem-
peraturen T* < 263.15 K. Durch Anpassung der Konstanten Ay und ) an Labormessungen
kann der Anwendungsbereich der Arrhenius Relation erweitert werden. Fiir Ag und @ gelten
folgende Werte

Ay =1.14 x 107°Pa—3a™!,Q = 60 x 10% Jmol ! T* < 263.15K , (6.34)
Ap =5.47 x 10'%Pa=3a™! Q = 139 x 10® Jmol ™! 263.15 < T* < 273.15K . (6.35)

Eine weitere Beschreibung der Temperaturabhéingigkeit des FlieRparameters wurde von
Hooke (1981) vorgeschlagen. Eine Anpassung an Laborwerte liefert folgende Beziehung

A(T*)Hooke = AO eXp_Q/RT*—H))C/(TT_T*)}C 3 (6.36)

welche mit den Konstanten

Ag= 29498 x 107 ?Pa3s! | Q= 788kJmol™! |,
R= 8321Jmol™! | T, = 273.39K (6.37)
C = 0.16612K* | k= 117

verwendet wird. Auffillig ist der falsche Wert fiir die universelle Gaskonstante R, den Hooke
(1981) in seiner Anpassung verwendet hat.

Ein Vergleich der unterschiedlichen Parametrisierungen des Fliefsparameters A ist in Ab-
bildung 6.1 dargestellt. Auffillig ist der Anstieg von Apooke nahe 7% = 0°C im Vergleich
7u Apaterson- Die Unterschiede in A nahe dem Druckschmelzpunkt sind auf die Parametrisie-
rung von Hooke (1981) zuriick zu fiithren, da die verwendeten Eisproben in der Analyse eine
bestimmte Menge Wasser beinhaltet haben und somit der Effekt von Wassergehalt und Tem-
peratur zum Fliefparameter Apoore beitragen. Weiterhin zeigten Payne und Baldwin (2000),
dass die Parametrisierung nach Hooke (1981) zu unrealistischer Viskositdt an der Eisbasis
fithrt. Eine Sensitivitdtsstudie der Parametrisierungen ist in Kapitel 8.2.1 durchgefiihrt wor-
den.

Der Effekt von fliissigem Wasser auf den Fliefparameter wurde von Duval (1977) an tempe-
rierten Eisproben mittels Deformationstests untersucht. Die durchgefiihrten Messungen zeigen
eine lineare Relation zwischen dem Wassergehalt W und dem Fliefparameter A, und nach LIi-
boutry und Duval (1985), Paterson (1994) und Greve und Blatter (2009)

A=AT=0C)AW)=32x107* (1 +1.81W [%]) s ' Pa~3 . (6.38)

Die Gleichung ist giiltig fiir » = 3 (in Gl. 6.29) und einem mikroskopischen Wassergehalt
W < 1% (Duval, 1977). Der mikroskopische Wassergehalt sammelt sich in Venen entlang
von Korngrenzen (z.B. Nye und Frank, 1973; Nye, 1976; Glen et al., 1977; Wolff und Paren,
1984; Fowler, 2001) und resultiert aus Schmelzen von Eis oder aus Deformationswiarme. Der
Wassergehalt wirkt wie ein ’Schmiermittel” in der Eismatrix, dadurch ist auch die Erh6hung des
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Kapitel 6 Theoretische Grundlagen der Fliefdynamik von Eiskappen
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Abbildung 6.1: Vergleich der Parametrisierung des temperaturabhéngigen FlieRparameters A nach
Paterson (1994, rot) und Hooke (1981, blau): FlieRparameter A versus homologer Temperatur
T* (links). Verlauf der spannungs- und temperaturabhingigen Viskositdt 7 mit E=1 (rechts) fiir
T* = —20°C (gepunktete Linie), T* = —10°C (gestrichelte Linie) und T* = 0°C (durchgezogene
Linie). Abbildung zur Verfiigung gestellt von T. Kleiner.

Fliefparameters im Vergleich zu einem rein temperaturabhéngigen Fliefsparameter zu erkliren.
Wassereinschliisse in der Form von Wassertafeln, Wasserlinsen oder anderen makroskopischen
Wassereinschliissen sind mit Gleichung 6.38 nicht parametrisiert.

Temperiertes Eis kann nur eine bestimmte Menge an Wasser in der Eismatrix aufnehmen
(siehe Kap. 2.2.2, Vallon et al., 1976; Greve, 1995; Murray et al., 2000), was zur Folge hat,
dass iiberschiissiges Wasser nach unten ablduft. Dieser Effekt wird mittels einer Wasserdrai-
nagefunktion D(W) modelliert. Bis zu einem Schwellwert Wi,y findet keine Drainage statt,
wobei dariiber hinaus vorhandenes Wasser instantan verschwindet (Greve, 1995, 1997a)

<
D(W) ={ go % - %2: } mit Wiax =1% . (6.39)

Diese relativ einfache Parametrisierung ist auf das spérliche Datenmaterial von temperiertem
Eis zuriickzufithren. Der Schwellwert Winax = 1% entspricht dem experimentell validierten
Giiltigkeitsbereich von Gleichung 6.38. Paterson (1994), Lliboutry (1976) und Aschwanden
(2008) geben fiir den maximalen mikroskopischen Wassergehalt ca. W =2 3% an (siehe auch
Diskussion 2.2.2).

94



6.4 Zustandsgleichungen und Spezifizierung physikalischer Gréken

Verstarkungsfaktor

Im Fliekparameter A sind die Temperatur- und Wassergehaltsabhéngigkeit des Flielsgesetzes
parametrisiert. Um eine klare Separation der Einfliisse auf das Fliefgesetz zu haben, nimmt
der sogenannte Verstirkungsfaktor F alle anderen Beitrdge auf. Weitere Eigenschaften des
Eises, die Einfluss auf das Fliefgesetzt haben, sind Verunreinigungen des Fises (z. B. Gestei-
ne, vulkanische Aschen, Gaseinschliisse), Anisotropie Effekte der Eismatrix (nicht einheitliche
Ausrichtung der c-Achsen der Eiskristalle, Hooke (2005)), Schadigung (Spalten, Risse) des
Eiskorpers (Pralong, 2005; Humbert et al., 2009) und Alter des Eises (Greve, 1997a). Die
meisten EisflieRmodelle vernachléssigen diese Prozesse (Paterson, 1994), stattdessen wird der
Verstiarkungsfaktor E als Optimierungsparameter verwendet, um die Magnitude der Eisge-
schwindigkeit zu kontrollieren. Generell steht F = 1 fiir polykristallines isotropes Eis. Ein
Wert von E > 1 reprisentiert weicheres Eis (z. B. Verunreinigungen oder Entkopplung durch
Rifbildung), wohingegen ein Wert von E < 1 fiir steiferes Eis steht (z. B. Gesteinseinschliisse).
In dieser Arbeit wird, wenn nicht anders angegeben, der iibliche Wert in der Eismodellierung
von E =1 verwendet.

Physikalische GréBen

Die spezifische Warmekapazitit ¢, kann nach Paterson (1994) als dichteinvariant angenommen
werden. Sie héngt somit nur noch von der Temperatur ab und kann mit einer empirischen
Beziehung berechnet werden

cp(T) = 152.5[Jkg ' K1 + 7.122[Jkg ' KT . (6.40)

Die spezifische Warmekapazitit nimmt mit abnehmender Temperatur ab.

Die Dichteabhénigkeit der Wérmeleitfihigkeit k& kann nach Huybrechts (1992) und Paterson
(1994) vernachléssigt werden, da diese nur in der Firnschicht signifikant ist. Fiir die Wérme-
leitfahigkeit gilt ebenfalls eine empirische Beziehung

k(T) = 9.828 [Wm™ ' K] exp( 0710 [KTIT) (6.41)

Im Gegensatz zur spezifischen Warmekapazitét c,, nimmt die Warmeleitfahigkeit mit abneh-
mender Temperatur zu.

Die interne Warmeproduktion des Eises ) in der Warmetransportgleichung (Gl. 6.7) resul-
tiert hauptsédchlich aus interner Deformation des Eises. Mit Hilfe des Glenschen Fliekgesetzes
(Gl. 6.29) gilt (Greve und Blatter, 2009)

S =and® . (6.42)

Die interne Wasserproduktion M in der Wasserdiffusionsgleichung (GIl. 6.12) resultiert
hauptséchlich aus Deformationswérme (Greve, 1995, 1997a), wie es fiir arktische Gletscher
typisch ist (Fowler und Larson, 1978; Blatter, 1991; Aschwanden, 2008, siehe auch Diskussi-
on 2.2.2)

M=4nd*L™ | (6.43)

mit der latenten Wirme von Eis L = 335kJ K~!. Die Wirmedissipation wird zum Schmelzen
von Eis zu Wasser aufgebraucht, also in latente Wérme umgesetzt. Die Wasserproduktion
durch lithostatische Auflast ist zu vernachlissigen (Greve, 1995, 1997a).

95






Kapitel 7

Das numerische Fliellodell

7.1 Implementierung in COMSOL

Das dreidimensionale full-Stokes-Fliefmodell ist mit Hilfe des kommerziellen FE (Finite Ele-
mente) Programmpaketes COMSOL Multiphysics© implementiert!. COMSOL ist ein flexibles
System, mit dem wissenschaftliche und ingenieurswissenschaftliche Probleme, die auf partiel-
len Differentialgleichungen (PDE) basieren, modellierbar sin. Mit der Programmpaket werden
sogenannte Application Modes® fiir grundsitzliche physikalische Fragestellungen, als auch ein
PDE Mode, indem die PDE’s selber definiert werden koénnen, zur Verfiigung gestellt. In den
Application Modes sind typische Randbedingungen, die in der jeweiligen physikalischen Frage-
stellung auftreten kénnen, vorinstalliert. Des Weiteren kann zwischen diversen Losern (Solvern,
direkte und iterative) gewahlt als auch das Modellgitter angepasst werden. Zunéchst erfolgt
eine Beschreibung der verwendeten Application Modes fiir das Fliekmodell, bevor auf weitere
Eigenschaften eingegangen wird.

Incompressible Navier-Stokes Application Maode

Der Incompressible Navier-Stokes Application Mode (Dependent variables: u,v,w,p) wird ver-
wendet, um die Eisdynamik zu simulieren, die durch die Gleichungen 6.5 und 6.6 beschrieben
wird. Um in diesem Mode die Stokes-Gleichung zu erhalten, muss in Physics — FEquation
System — Subdomain Settings der Beschleunigungsterm eliminiert werden®. Um eine nume-
risch stabile Losung zu gewédhrleisten, werden die Geschwindigkeitsvariablen mit Lagrange-
Elementen zweiter Ordnung und der Druck mit Lagrange-Elemente erster Ordnung berechnet
(Pironneau, 1989) (Physics — Properties — Default element type: Lagrange—Po Py ).

In Physics — Subdomain Settings — Physics Tab wird fiir die Grofen o die Dichte von Eis g;,
fiir n die Viskositét und fiir F, der Antriebsterm F, = —p;g gesetzt. In Options — Constants
werden die physikalischen Konstanten angegeben (go; = 910kgm™3, g = 9.81ms 2, E = 1,
n = 3). Unter Options — Scalar Expressions erfolgt die Angabe der Viskositdt n (Gl. 6.32),
der effektiven Deformationsrate d. (Gl. 6.30), des FlieRparameters A, der STA-Gleichungen
(Gl. 6.25, Paterson, 1994) und des basalen Reibungsparameters 3% (siehe Gl. 6.22). Als Start-
wert dient die SIA, diese wird in Physics — Subdomain Settings — Init Tab eingegeben. Zu-
sitzlich konnen unter Options — Functions eigene Funktionen definiert werden. Dies konnen
entweder analytische Funktionen sein oder interpolierte Funktionen aus eingelesenen Daten-
satzen. In diesem Fall werden die Datensétze der Eis- und Felsbetttopgraphie geladen (S(z,y)

und B(z,y)).

'www . comsol.com, Abgerufen: Dez. 2010.
?In diesem Unterkapitel wird die englische Namensgebung von COMSOL verwendet.
*Die Pfadangabe bezieht sich auf die von COMSOL Vers. 3.5a bereitgestellte GUI (Graphical User Interface).
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Kapitel 7 Das numerische Fliekodell

Als Randbedingungen (Physics — Boundary Settings) werden folgende Typen genutzt:

e Fiir die Eisoberseite wird als Boundary Type eine Open Boundary verwendet mit der
Randbedingung Normal stress und fo = 0 (Gl. 6.14). Vorkommende Eiskliffe im Unter-
suchungsgebiet werden analog behandelt.

e Fiir die Eisunterseite wird im Falle einer angefroren Eisbasis als Boundary Type der Wall
Typ mit der no-slip Bedingung genutzt (Gl. 6.18). Wird basales Gleiten zugelassen, wird
weiterhin der Boundary Type Wall genutzt, jedoch mit der Slip Bedingung. Dieser von
COMSOL vorinstallierte Fall kann jedoch nur das freie Gleiten behandeln (3? = 0). Um
partielles Gleiten nach Gleichung 6.22 zuzulassen (3% # 0), muss in Physics — Equation
System — Boundary Settings die rechte Seite von Gleichung 6.22 als g- Term angegeben
werden.

e An seitlichen Réndern von Flieklinien- oder Eisscheidentyp wird die Symmetry Boundary
verwendet (Gl. 6.25).

e An seitlichen Réndern vom Ein- oder Ausstromtyp wird entweder Inlet oder Oulet als
Boundary Type verwendet, mit Angabe der Geschwindigkeitskomponenten » und v nach
Gl 6.25.

e Periodische Randbedingungen werden unter Physics — Periodic Conditions — Periodic
Boundary Conditions aufgesetzt. Eine Anleitung hierzu findet sich in COMSOL (2008c,
S. 257ff).

Da COMSOL in SI-Einheiten rechnet, wird zur Umrechnung von z.B. ms™! in ma™! in

Options — Constants der Wert fiir Sekunden pro Jahr angegeben: spy = 31556926. Des
Weiteren konnen bei Bedarf weitere Scalar Ezpressions definiert werden, die man einerseits
bei der Fragestellung benétigt oder andererseits zu den Modellergebnissen mit abspeichern
mochte (z. B. die deviatorischen Spannungen 7;;).

Convection and Conduction Application Mode

Der Convection and Conduction Application Mode (Dependent variables: T ) wird fiir die Be-
rechnung der Eistemperatur T verwendet und an das Nawier-Stokes Application Mode gekop-
pelt (Multiphysics — Model Navigator — Auswahl Application Mode — Add). Dieser Mode
hat somit Zugriff auf die oben definierten Constants, Scalar Expressions, Functions und De-
pendent Variables. Um die Temperatur 7' zu berechnen, werden Lagrange-Elemente zweiter
Ordnung verwendet (Physics — Properties — Default element type: Lagrange Py P1).

In Physics — Subdomain Settings werden fiir die Grofen k die Warmeleitfahigkeit, fiir ¢, die
spezifische Wirmekapazitét (Gl. 6.40), fiir o die Dichte von Eis, fiir @ der Quellterm ) und fiir
u die Variablen u, v, w aus dem Navier-Stokes Application Mode angegeben. Zu den bereits spe-
zifizierten Constants bzw. Scalar Ezpressions miissen die Aktivierungsenergie @ (Gl. 6.34), die
Vorkonstante Ay (Gl. 6.34), die universelle Gaskonstante R = 8.31 Jmol~* K~!, die Clausius-
Clapeyron Konstante 3 = 9.8 x 1078 K Pa~!, der geothermale Wirmestrom G (Wert abhiingig
vom Experiment), der Wert fiir Ty = 273.15K und die Berechnung der homologen Tempe-
ratur 7% (Gl. 6.9), die spezifische Wérmekapizitit ¢, (Gl. 6.40), die Warmeleitfihigkeit &
(Gl. 6.41) und die Deformationswirme (Gl. 6.42) ergénzt werden. Durch Mitberechnung der
Temperatur, konnen der FlieRparameter A und der basale Reibungsparameter 4% nun in ihrer
temperaturabhéngigen Form formuliert werden (Gl. 6.20 und GI. 6.33).
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Als Randbedingungen (Physics — Boundary Settings) werden folgende Typen genutzt:

e Fiir die Eisoberseite wird die Temperature Boundary Condition verwendet (Gl. 6.15).
Vorkommende Eigkliffe im Untersuchungsgebiet werden analog behandelt.

e Fiir die Eisunterseite wird die Heat flur Boundary Condition verwendet (Gl. 6.23).

e An allen seitlichen Ridndern weren isolierende Rander angenommen (Thermal insulation)

(GL. 6.26).

Convection—Diffusion Equation

Die Conwvection—Diffusion Equation aus dem PDE Mode (Dependent Variables W) wird ver-
wendet, um den mikroskopischen Wassergehalt nach Gleichung 6.12 im Eiskorper zu berechnen
und ebenfalls an das Navier-Stokes Application Mode gekoppelt. Wiederum besteht Zugriff auf
die Constants, Scalar Expressions, Functions und Dependent Variables, die bereits gesetzt sind.
Der Wassergehalt wird ebenfalls mit Lagrange-Elemeten zweiter Ordnung berechnet (Physics
— Properties — Default element type: Lagrange PoPq).

In Physics — Subdomain Settings — Coefficient Tab werden fiir die Koeffizienten ¢ der Wert
der numerischen Diffusion (siehe Gl. 6.12), fiir f der Quellterm M (Gl. 6.43) und fiir den con-
vection coefficient 3 die Geschwindigkeitskomponenten u,v,w aus dem Nawvier-Stokes Appli-
cation Mode angegeben. Als Konstanten miissen die numerische Diffusionskonstante ¢ = 0.01
sowie die latente Wirme von Eis L = 335kJK~! und als Scalar Ezpression die Berechnung
des Quellterms M (Gl. 6.43) ergénzt werden. Der Fliekparameter A kann jetzt in seiner was-
sergehaltsabhéngigen Form A(W) formuliert werden (Gl. 6.38).

Geometrie

In COMSOL muss die Geometrie als ein Festkorper erstellt werden. Dieser Festkorper bil-
det dann die Subdomain, in dem die Application Modes mit ihren Randbedingungen und
weitern Spezifikationen gelten. In der COMSOL GUI (Graphical User Interface) konnen ein-
fache Korper, wie Quader und Dreiecke erstellt werden, jedoch existiert keine Md&glichkeit, um
komplizierte Geometrien wie z. B. eine reale Eisschildgeometrie zu erstellen. COMSOL bietet
jedoch eine eigene Skriptsprache (COMSOL Skript, COMSOL (2008a)) sowie eine bidirektio-
nale Schnittstelle zu MATLAB®. COMSOL Skript stellt diverse Befehle zur Verfiigung, die
das Aufsetzten der Eischildgeometrie von KGI ermdglichen. Generell wird im ersten Schritt ein
fester Quader mit den Ausmafen des Untersuchungsgebietes erstellt. In den néchsten Schrit-
ten wird dieser Quader entlang der Eisbasis, Eisoberseite und eines Polygonzuges, der das
Untersuchungsgebiet festlegt (z. B. Kiiste), zurechtgeschnitten.

Modellgitter

COMSOL bietet eine Vielzahl von Moglichkeiten, die bei der Erstellung des Modellgitters
(Mesh) des Festkorpers genutzt werden konnen. Die in dieser Arbeit géngige Variante, ist
die Nutzung eines sogenannten swept Meshes. Der Vorteil des swept Meshes gegeniiber eines
Gitters mit reinen trianguldren Elementen, ist die verbesserte Qualitdt der Gitterelemente.
Beim swept Mesh wird die Boundary der Eisbasis (oder Eisoberseite) mit den fiir Finiten Ele-
menten typischen triangular Zellen vermesht (Mesh — Free Mesh Parameters — Boundary).
Die Grofe und Verdichtung der Elemente ist iiber diverse Optionen steuerbar. Unter Mesh —
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Swept Mesh Parameters — sweep direction wird das generierte Gitter auf der Boundary der
Eisbasis (oder Eisoberseite) auf die Eisoberseite (oder Eisbasis) projiziert, wobei man in verti-
kaler Richtung die Anzahl von Schichten (Element layer) angeben kann. Fiir die préisentierten
Ergebnisse der Simulationen der Eisdynamik von KGI in Kapitel 8 sind zwei verschiedene
Gitter fiir die jeweiligen Untersuchungsgebiete generiert worden: (1) Arctowski Eisfeld und
(2) Verbund Arctowski Eisfeld — Zentralteil — Bellingshausen Dome. In Tabelle 7.1 sind deren
Eigenschaften aufgelistet.

Tabelle 7.1: Eigenschaften der verwendeten Modellgitter und Angabe von Rechenzeit und Spei-
cherauslastung fiir die Experimente in Kap. 8.3 und 8.5.

Parameter Wert Modellgitter 1 Wert Modellgitter 2
Anzahl der Gitterpunkte 17592 60830

Anzahl der Elemente 29218 105790

Anzahl der Element-Layer 11 11

Maximale Elementgrofe 400 m 400 m

Anzahl der Freiheitsgrade (DOF’s) 540423 1900060

Rechenzeit? 54 min 100 min
Speicherauslastung® 64 % 42 %

2 Vier Knoten eines Siz-Core AMD Opteron(tm) Processor 2427 mit 800 MHz im parallelen
Modus; ? Insgesamt standen 64 GB zur Verfiigung.

Solver

Die oben genannten und spezifizierten Application Modes, Geometrie und Mesh werden in
einer sogenannten fem-structure zusammengefasst. Fiir die implementierte fem-structure und
den darin gekoppelten PDE’s; muss ein geeigneter Solver gewéhlt werden, um das gesamte
nichtlineare Modellgleichungssystem zu l6sen. Fiir das Modellgitter 1 wurde der nichtlineare
Pardiso Solver gewahlt (Solve — Solver Parameters — General Tab — Linear System Solver:
Pardiso, (COMSOL, 2008b, S. 547ff und http://www.pardiso-project.org, Abgerufen: Okt.
2010)). Pardiso ist ein Speichereffizienter direkter Solver den COMSOL fiir nichtsymmetrische
Systeme zur Verfligung stellt (COMSOL, 2008¢, S. 426). Um den verwendeten Arbeitsspei-
cher zu reduzieren, kann der direkte Pardiso Solver in einen sogenannten segregated Solver
eingebunden werden. Fiir den nichtlinearen direkten Solver ist Konvergenz erreicht, wenn der

relative Fehler err die relative Toleranz (107%) erreicht hat. Der relative Fehler wird mit der
gewichteten Euklidischen Norm berechnet (COMSOL, 2008b, S. 535f)

N 1/2
err = (% Z(|Ei\/U,~)2> , (7.1)

i=1
wobei N die Anzahl der Freiheitsgrade (DOF) und E; der abgeschitzte Fehler der aktuellen
Losung U ist.
Fiir Modellgitter 2 musste ein iterativer Solver verwendet werden, da der verfiighare Spei-

cher fiir das Losen der DOF’s nicht ausreichend war. Hier hat sich das priékondizionierte GM-
RES (Generalized Minimum Residual)-Verfahren (COMSOL, 2008b, S. 550 und Saad (2003))
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als giinstig erwiesen (Solve — Solver Parameters — General Tab — Linear system Solver:
GMRES). Als Priakonditionierer wurde der Vanka-Algorithmus verwendet (Solve — Solver
Parameters — General Tab — Preconditioner: Vanka (COMSOL, 2008b, S. 570ff und den

Referenzen 5, 10, 11 auf S. 572)). Fiir den iterativen Solver ist Konvergenz erreicht, wenn
(M~ (b— Az)| < tol - [M b (7.2)

gilt (COMSOL, 2008b, S. 552), wobei M die Matrix des Priakonditionieres ist, Az = b das zu
16sende Gleichungssystem und tol = 1076 die relative Toleranz.

Um die zahlreichen Parameterstudien (Kap. 8) komfortabel durchzufiihren, wurde der ge-
samte Programmablauf in der COMSOL Skript-Sprache verfasst und vom MATLAB Interface
aus gesteuert. In der Skript-Sprache ist es moglich, das schrittweise Abrastern der tuning-
Paramter iiber Schleifen zu realisieren. Die Modellergebnisse wurden abschliefend in einem
ascii-Datensatz abgespeichert.

7.2 Verifikation des numerischen Modells

Im folgenden Kapitel wird die Funktionalitdt des numerischen Fliefmodells (Kap. 6) verifi-
ziert. Dieser Test gliedert sich in drei Unterkapitel: Zuerst wird die Stokes-Gleichung (GI. 6.5)
zur Berechnung der Geschwindigkeitskomponenten w, v und w, danach die Wéarmetransport-
gleichung zur Berechnung der Temperatur 7' (Gl. 6.7) und abschliefend die Wasserdiffusi-
onsgleichung zur Berechnung des mikroskopischen Wassergehaltes W (Gl. 6.12) hinsichtlich
ihrer Anwendbarkeit gepriift. Um die Funktionalitét zu bewerten, gibt es zwei verschiedene
Methoden: Vergleich mit anderen numerischen Modellen oder mit einer existierenden analyti-
schen Losung. Fiir die Verifizierung der Geschwindigkeitskomponenten in Kapitel 7.2.1 wird
die internationale Vergleichsstudie ISMIP-HOM (Ice Sheet Model Intercomparison Project for
Higher Order Models, Pattyn et al. (2008)) genutzt. Fiir die Verifizierung der Temperatur in
Kapitel 7.2.2 und des Wassergehaltes in Kapitel 7.2.3 wird hingegen die von Bueler et al. (2007)
und Greve (1995) angegebenen analytischen Losungen. Die Verifikation von Gleichung 6.27
zur Relaxierung der freien Oberfliche ist ein Teilexperiment der ISMIP-HOM Studie (Exp. F).

7.2.1 ISMIP-HOM

Der in den 1990er-Jahren prasentierte EISMINT (European Ice Sheet Modelling Initiative)-
Benchmark von Huybrechts und Payne (1996) und Payne et al. (2000) wurde fiir grof-
skalige Eisfliekmodelle, sogenannte Modelle nullter Ordnung oder auch STA (Shallow Ice
Approzimation)-Modelle (Hutter, 1983) entwickelt. Die ISMIP-HOM Vergleichsstudie richtet
sich in erster Linie an sogenannte higher-oder und full-Stokes-Modelle, d. h. keine Niherung
der Stokes-Gleichung (Gl. 6.5). Fiir eine detaillierte Modellklassifizierung sei hier auf Hind-
marsh (2004) verwiesen. Da die Experimente der ISMIP-HOM Vergleichsstudie fiir Modelle
héherer Ordnung und full-Stokes-Modelle ausgelegt sind, passt das in dieser Arbeit entwickelte
und genutzte full-Stokes-Modell ideal in die Studie.

Die Experimente der Studie fokussieren jeweils auf einzelne glaziologische Fragestellungen,
z. B. unduliertes Felsbett oder basales Gleiten. In allen Experimenten ist der Eiskdrper ge-
griindet und wird als isothermal angenommen. Bis auf Experiment F sind die Experimente
so konzipiert, dass fiir eine vorgegebene Geometrie und Rheologie die diagnostische Losung
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des Geschwindigkeit- und Spannungsfeldes berechnet wird. In Experiment F wird bei Newton-
scher Rheologie und einer Anfangsgeometrie die prognostische Entwicklung der Eisméchtigkeit
errechnet.

Zu den Experimenten wurden mit dem im Rahmen dieser Arbeit verwendeten Fliekmodell
Ergebnisse eingereicht und in Pattyn et al. (2008) publiziert. Obwohl die Experimente bei
Pattyn et al. (2008), Breuer (2007) und Kleiner (2010) ausfiihrlich diskutiert wurden, sollen
sie im Folgenden in zusammengefasster Form gezeigt werden, um die Funktionalitdt des neuen
full-Stokes-Fliefkmodells zu demonstrieren. In Tabelle 7.2 sind die genutzten Konstanten der
ISMIP-HOM Studie aufgefiihrt.

Tabelle 7.2: Konstanten der ISMIP-HOM Vergleichsstudie

Symbol Konstante Wert Einheit
Exp. A-E Exp. F
A FlieRparameter 10716 2.140373 x 1077 Pama~!
0 Eisdichte 910 910 kgm ™3
g Gravitationskonstante 9.81 9.81 ms 2
n Exponent in GI. 6.29 3 1
Sekunden pro Jahr 31556 926 31556 926 sa”!

Experiment A: unduliertes Felsbett

In Experiment A wird ein isothermaler Eiskérper mit einer mittleren Méchtigkeit von H =
1000 m betrachtet. Dieser liegt auf einem Felsbett mit einem Gefille von @ = 0.5° in z-
Richtung und Null in in y. Der basalen Topographie sind sinusférmige Wellen mit einer Fre-
quenz von w = 27 /L, mit der horizontalen Ausdehnung L = 160, 80, 40, 20, 10 und 5km, und
einer Amplitude von H/2 = 500 m iiberlagert. Die Oberflachen- z5 und basale Topographie z
sind definiert mit

zs(z,y) =—x-sina (7.3)
zp(x,y) =2s(x,y) — 1000 + 500sin(w x) - sin(wy) . (7.4)

In der Abbildung 7.1(a) ist die resultierende basale Topographie exemplarisch fiir L = 80 km
dargestellt. Da die horizontale Ausdehnung L variiert wird, teilt sich Experiment A in sechs
Teilexperimente. Den Unterschied veranschaulicht Abbildung 7.1(b). Durch Variation der ho-
rizontalen Ausdehnung wird die Wellenléinge der basalen Erhebungen bestimmt. Bei grofer
Ausdehnung sind die Erhebungen langwellig, wohingegen bei kleinen Ausdehnungen diese
kurzwellig sind.

An der Eisoberseite gilt die spannungsfreie Randbedingung nach Gleichung 6.14 und an
der Eisbasis ist das Eis angefroren, so dass u [,,= 0 gilt. An den seitlichen Réndern gelten
periodische Randbedingungen.

In Abbildung 7.2 sind exemplarisch fiir die Kantenldngen L = 80, 40 und 20 km die Kompo-
nenten des Fliefigeschwindigkeitsfeldes an der Eisoberseite (us, vs, ws) dargestellt. Zusétzlich
sind in Abbildung 7.3 die Norm des horizontalen Geschwindigkeitsfeldes an der Eisobersei-
te ||usl]] = +/(u2 +v2) bei y = L/4 dieser Arbeit (rot) und vergleichend die Ergebnisse der
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Abbildung 7.1: Basale Topographie fiir Experiment A exemplarisch fiir L = 80 km (a) und entlang
eines Schnittes bei y = 0.25 exemplarisch fiir L = 80, 20 und 5km (b).

ISMIP-HOM Vergleichsstudie aufgetragen. Die maximalen Werte der Geschwindigkeit us wer-
den bei maximaler Fisméchtigkeit im Bereich der Mulden der Felsbetttopographie erreicht.
Mit abnehmender Kantenlinge nimmt sie ab, d.h. von u, = 104.60ma~" fiir L = 160km bis
auf uy = 14.55ma~! bei L = 5km (vgl. Tab. 7.3). Die Maxima der vy Geschwindigkeit, so-
wohl negativ als auch positiv, liegen im Bereich der Sattelpunkte des Felsbettes. Entgegen der
us Geschwindigkeit nehmen die vs und wy Geschwindigkeiten mit abnehmender Kantenldnge
betragsméafig zu. Die Grofenordnung der us und vy Geschwindigkeiten unterscheiden sich um
einen Faktor von ca. 10. Dies resultiert aus dem gravitativen Antrieb in 2-Richtung, wobei
in y-Richtung die Ausbildung der vs-Komponente lediglich auf horizontale Longitudinalspan-
nungen zuriickzufithren ist.

Die Abnahme der ugs Geschwindigkeit mit abnehmender Kantenldnge liegt darin begriin-
det, dass die Erhebungen im Felsbett mit abnehmender Kantenlidnge steiler werden. Das Eis
kann in z-Richtung nicht ungehindert dariiber fliefsen, sondern wird abgelenkt. Damit einher
geht die stirkere Ausbildung der Geschwindigkeit vs und ws. Die longitudinalen Spannungs-
gradienten fithren zu einer Gliattung der Oberflichengeschwindigkeit. Auf einen Effekt muss
allerdings noch hingewiesen werden. Die Zunahme der vs; Geschwindigkeit mit abnehmender
Kantenldnge ist nicht monoton, dies veranschaulicht Abbildung 7.4. Hier sind die maximalen
Werte der ugs Geschwindigkeit als auch vyax — Umin und Wpmax — Wmin fir alle Kantenldngen
der Teilexperimente dargestellt. Man sieht, dass die Maxima der us Geschwindigkeit monoton
mit kleiner werdender Kantenldnge abnimmt. Wie oben erwdhnt, nimmt der Einfluss der vy
und ws Komponente mit kleiner werdender Kantenldnge zu. Allerdings gibt es eine kritische
Kantenlénge, in diesem Fall bei L ~ 20km, wo die vs und ws Geschwindigkeit stark abfallt.
Dies liegt in der Frequenz der Felsbettundulationen begriindet (vgl. Abb. 7.1(b) und GI. 7.3).
Ab dem kritischen Wert wirkt das Felsbett wie eine basale Grenzschicht. Das Eis fliefit nihe-
rungsweise mit konstanter us Geschwindigkeit iiber die Felsbettundulationen (siehe Abb. 7.3
fiir L = 5km (unten rechts)).
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Abbildung 7.2: Komponenten des FlieBgeschwindigkeitsfeldes (us, vs, ws) an der Eisoberseite fiir
Experiment A. Exemplarisch dargestellt fiir die Kantenldangen L = 80, 40 und 20 km.
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Abbildung 7.3: Betrag des Geschwindigkeitsfeldes ||us|| an der Eisoberseite bei y = L/4 in Expe-

riment A. Ergebnisse dieser Arbeit (rot) vergleichend gegeniiber den Ergebnissen in Pattyn et al.
(2008) (blau).
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Tabelle 7.3: Vergleich der Ergebnisse dieser Arbeit mit der ISMIP-HOM Vergleichsstudie fiir Expe-
riment A und C: Aufgelistet sind Maximalwert der horizontalen Eisoberseitengeschwindigkeit dieser
Arbeit max(us) gegeniiber mittlerer Maximalwert der horizontalen Eisoberseitengeschwindigkeit 1,
Standardabweichung ¢ in ma~! und die Anzahl der teilgenommen Modelle n der ISMIP-HOM
Studie. Unterschieden wird zwischen full-Stokes (FS)- und non-full-Stokes (NFS)-Modellen.

Exp. A Exp. C

L (km) NFS FS NFS  FS
160 max(us) ~104.60 ~ 145.93
wo 10477 102.63 141.38 143.75

o 4.99 6.51 2240 11.81

n 11 8 12 7

80 max () ~ 88.53 ~60.83
w8833  87.10 60.99  60.15

o 5.15 4.04 6.05 2.25

n 11 8 11 7

40 max(us) 64.69 28.87
w6473 63.89 2848  29.32

o 4.83 2.35 1.77 1.09

n 11 8 11 7

20 max (us) 40.28 18.89
wo 41.03  39.73  18.31 19.05

o 3.92 1.30 1.02 0.57

n 11 7 11 7

10 max(u,) ~ 2448 ~ 1641
o 26.04 2436 1539  16.53

o 4.26 0.47 1.50 0.31

n 10 6 11 6

5 max (us) 14.55 16.00
wo 15.33 14.56  12.14  16.00

o 1.76 0.19 5.23 0.01

n 7 6 9 )

Um die Qualitét der simulierten Lésungen zu beurteilen, sind in Tabelle 7.3 die maximalen
Werte der ug Geschwindigkeit an der Eisoberseite gegeniiber den ISMIP-HOM Ergebnissen
aufgetragen. Fiir alle Teilexperimente liegt dieser innerhalb der Standardabweichung. Dies l4sst
den Schluss zu, dass das hier prasentierte Modell zu den ISMIP-HOM Modellen vergleichbar
und die numerische Losung der Stokes-Gleichung bei der Problemstellung des ISMIP-HOM
Experimentes A vertrauenswiirdig ist. Gerade die full-Stokes-Modelle stimmen in ihren Lo-
sungen gut iiberein, sowohl fiir grofe als auch kleine Kantenlingen (Pattyn et al., 2008). Die
Losungen der Modelle mit higher order approzimations weichen gerade fiir kleine Kantenlan-
gen stirker voneinander ab; teilweise konnte keine Losung gefunden werden (Pattyn et al.,
2008; Breuer, 2007; Kleiner, 2010).
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Experiment C: basales Gleiten

Die Experimentfonfiguration ist dhnlich zu Experiment A. In diesem Fall ist die basale Topo-
graphie jedoch flach und der Eiskorper hat eine konstante Eisméchtigkeit H = 1000 m. Die
Oberflachentopographie z; und basale Topographie z; lassen sich beschreiben durch

zs(r,y) = —x -sin(a) (7.5)
zp(z,y) =2zs(x,y) — 1000

mit dem Neigungswinkel a = 0.1°. An der Eisoberseite gilt die spannungsfreie Randbedin-
gung nach Gleichung 6.14 und an der Basis die Gleitbedingung nach Gleichung 6.22. An den
seitlichen Riindern gelten periodische Randbedingungen. Der basale Gleitparameter 32 ist wie
folgt definiert

£? = 1000 + 1000 sin(w z) - sin(wy) . (7.7)

Die Oszillationen des basalen Gleitkoeffizienten haben eine Frequenz von w = 27 /L. Das 32
Feld ist in Abbildung 7.5 dargestellt. Das Experiment wird wiederum fiir die Kantenléngen
von L = 160, 80, 40, 20, 10 und 5km durchgefiihrt. Dies fithrt zu variierenden Wellenl&ngen
des basalen Gleitkoeffizienten.

0.75-

S 0.50

0.25

Abbildung 7.5: Basaler Gleitparameter 3 fiir %% 00
Experiment C exemplarisch fir L = 80 km.

In Abbildung 7.6 sind exemplarisch fiir die Kantenldngen L = 80, 40 und 20 km die Kompo-
nenten des Flieligeschwindigkeitsfeldes an der Eisoberseite (us, vs, ws) dargestellt. Zusétzlich
ist in Abbildung 7.7 die Norm des horizontalen Geschwindigkeitsfeldes an der Eisoberseite
llus|| = +/(u2+v2) bei y = L/4 dieser Arbeit (rot) und vergleichend die Ergebnisse der
ISMIP-HOM Vergleichsstudie aufgetragen. In diesem Experiment nehmen die Geschwindig-
keiten der einzelnen Komponenten ug, vs und ws monoton fiir alle Kantenlangen L ab. Der
maximale Wert der us Geschwindigkeit von 145.93ma~! steht einem minimalen Wert von
us = 16.00ma~! gegeniiber (vgl. auch Tab 7.3).

Die relativ hohen Geschwindigkeiten sind auf den basalen Gleitkoeffizienten 32 zuriickzu-
fithren, der bei 32 = 0 eine véllige Entkopplung, d.h. freies Gleiten erlaubt. Allein durch
interne Deformation wiirde die Geschwindigkeit aufgrund des geringen Neigungswinkels le-
diglich us = 0.20ma~! betragen. Die Longitudinalspannungen dominieren hier also deutlich
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Abbildung 7.6: Komponenten des FlieBgeschwindigkeitsfeldes (us, vs, ws) an der Eisoberseite fiir
Experiment C. Exemplarisch dargestellt fiir die Kantenlangen L = 80, 40 und 20 km.
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gegeniiber den vertikalen Scherspannungen. Die kontinuierliche Abnahme der Oberflichenge-
schwindigkeit mit abnehmender Kantenldnge ist auf die Abnahme longitudinaler Spannugsgra-
dienten zuriickzufithren. Fiir kleine Kantenlidngen sind die Bereiche mit hoher bzw. niedriger
Reibung (5% = oo bzw. 2 = 0) durch die hohe Wellenlinge des Reibungskoeffizienten ver-
schmiert, was zu einem naherungsweise konstantem Geschwindigkeitsfeld an der Eisoberseite
fithrt (siehe Abb. 7.7 fiir L = 5km (unten rechts)).

Die maximalen Werte der us; Geschwindigkeit an der Eisoberseite sind in Tabelle 7.3 ge-
geniiber den ISMIP-HOM Ergebnissen aufgetragen (siehe auch Abb. 7.7). Wiederum liegt fiir
alle Teilexperimente der maximale Wert innerhalb der Standardabweichung der full-Stokes-
Lésungen. Die Qualitéit der simulierten Lésungen mit basalem Gleiten wird zufriedenstellend
gelost. Es muss jedoch erwdhnt werden, das in diesem ISMIP-HOM Experiment, die full-
Stokes-Modelle analog zu Experiment A die kleinsten Abweichungen untereinander aufweisen,
im Vergleich zum Experiment A jedoch deutlicher streuen (Pattyn et al., 2008).
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Abbildung 7.7: Betrag des Geschwindigkeitsfeldes ||us|| an der Eisoberseite bei y = L/4 in Expe-
riment C. Ergebnisse dieser Arbeit (rot) vergleichend gegeniiber den Ergebnissen in Pattyn et al.
(2008) (blau).
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Experiment E: reale Geometrie

In diesem Experiment dient die Geometrie entlang der zentralen Flieflinie des in der Schweiz
gelegenen Alpengletschers Haut Glacier d’Arolla als Eingabe (Abb. 7.8). Die Geometrie von
Blatter et al. (1998) und Pattyn (2002) wurde leicht modifiziert und mit einer horizontalen
Auflésung von Az = 100m zur Verfiigung gestellt. In einem ersten Experiment E0 ist der
isothermale Eiskorper an der Eisbasis angefroren (u |,,= 0, bzw. 3? = o0). In einem zweiten
Experiment E 1 wird in einem schmalen Bereich freies basales Gleiten zugelassen

=0 fiir 2200 < z <2500m

3% =00 sonst (7.8)

An der Eisoberseite gelten wieder spannungsfreie Bedingungen.

Das simulierte horizontale Geschwindigkeitsfeld fiir das Teilexperiment ohne basalem Glei-
ten (E0) ist in Abbildung 7.9 (oben) und und fiir das Teilexperiment mit lokalem freien
Gleiten (E1) in Abbildung 7.9 (unten) dargestellt. Fiir Experiment EQ ergibt sich ein typi-
sches Geschwindigkeitsfeld einer Scherstrémung. Innerhalb einer vertikalen Séule stellt sich ein
parabolisches Geschwindigkeitsfeld ein. Von dem minimalen Wert u; = Oma~! an der Eisbasis
steigt die Geschwindigkeit monoton auf ihren maximalen Wert an der Eisoberseite an, wobei
der stéirkste Geschwindigkeitsgradient im Bereich der Eisbasis liegt. Der maximale Wert der
Geschwindigkeit an der Eisoberseite u, = 65.55ma~! korreliert in etwa mit der maximalen
Eisméchtigkeit im zentralen Bereich des Eiskorpers (siehe auch Abb. 7.10(a) (links)).

Experiment E 1 mit lokalem freien Gleiten zeigt ein anderes Verhalten. Deutlich sieht man,
dass die Geschwindigkeiten erhéht sind. Im Bereich der Entkopplung (3 = 0) liegt ein nahezu
vertikal integriertes Geschwindigkeitsfeld vor. Der maximale Wert an der Eisoberseite liegt nun
bei ug = 101.64ma~! (sieche auch Abb. 7.10(a) (rechts)).

In Abbildung 7.10 ist die horizontale Oberflichengeschwindigkeit us (oben) und basale
Scherspannung 7., (unten) fiir beide Teilexperimente aufgetragen: die Ergebnisse dieser Ar-
beit in rot und vergleichend die Ergebnisse der ISMIP-HOM Vergleichsstudie in blau. Fiir
Experiment E( liegen die Simulationsergebnisse der full-Stokes-Losungen eng beieinander,
sowohl fiir ug als auch fiir 7., (Pattyn et al., 2008). Sobald jedoch lokales freies Gleiten zuge-
lassen wird, streuen die Ergebnisse deutlich. An der Grenze zwischen Gleiten und Nichtgleiten
kommt es zu deutlichen Uberschwingern in der basalen Scherspannung 7,.. Tabelle 7.4 stellt
die Simulationsergebnisse dieser Arbeit und der ISMIP-HOM Vergleichsstudie gegeniiber. Fiir
Experiment E ( liegt die horizontale Geschwindigkeit an der Eisoberseite und mittlere horizon-
tale Geschwindigkeit an der Eisoberseite innerhalb der Standardabweichung o der full-Stokes-
Losungen. In Experiment E 1 liegen die Werte ebenfalls innerhalb der Standardabweichung,
jedoch ist die Streuung deutlich hoher. Auffillig ist, dass fiir Experiment E1 die maximale
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Abbildung 7.9: Horizontales Geschwindigkeitsfeld entlang der zentralen FlieRlinie des Alpenglet-
schers Haut Glacier d'Arolla. Teilexperimente ohne basales Gleiten (E0) und mit lokalem freiem
basalem Gleiten (E1).

und mittlere Geschwindigkeit im Vergleich zu den ISMIP-HOM full-Stokes-Modellen jeweils
niedriger ist.

Das Experiment E1 demonstriert einen Extremfall in der basalen Randbedingung. Ein
Sprung von Nichtgleiten auf freies Gleiten ist als unrealistisch einzustufen, eher ist ein kon-
tinuierlicher Anstieg (oder Abfall) der basalen Geschwindigkeit zu erwarten (siehe auch Dis-
kussion der basalen Randbedingung in Kapitel 6.2.2). Dieser Extremfall spiegelt sich in den
Modellergebnissen wieder.
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Abbildung 7.10: Horizontale Oberflichengeschwindigkeit us (a) und basale Scherspannung 7,
(b) fiir die Teilexperimente (EQ) und (E1) dieser Arbeit (rot). Vergleichend sind die Ergebnisse
aus Pattyn et al. (2008) in blau dargestellt.

Tabelle 7.4: Vergleich der Ergebnisse dieser Arbeit mit der ISMIP-HOM Vergleichsstudie fiir Expe-
riment EO und E1 (ohne bzw. mit lokalem freien basalem Gleiten): Aufgelistet sind Maximalwert
der horizontalen Eisoberseitengeschwindigkeit, mittlere horizontale Eisoberseitengeschwindigkeit,
Standardabweichung o in ma~! und die Anzahl der teilgenommenen Modelle n der ISMIP-HOM
Studie. Unterschieden wird zwischen full-Stokes (FS)- und non-full-Stokes (NFS)-Modellen.

EO E1l

m o n m 0 n
Maximum Geschwindigkeit
diese Arbeit 65.55 - 1 101.64 -1
NFS 67.01 3.03 6 12244 41.90
FS 65.95 0.63 5 110.62 3286 5
Mittlere Geschwindigkeit
diese Arbeit 32.26 1 4275 1
NFS 32.00 094 6 4715 9.24
FS 3221 013 5 4461 898 5
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Experiment F: prognostische Simulation

In Experiment F wird die prognostische Entwicklung der Eisméchtigkeit betrachtet. Ausge-
hend von einer Geometrie, die nicht im stationdren Gleichgewicht ist, wird die freie Oberfldche
gemif Gleichung 6.27 relaxiert, bis ein stationdrer Zustand erreicht ist. Akkumulation und
Ablation werden vernachléssigt (as = ap = 0).

Als Startgeometrie dient ein in z-Richtung um o = 3° geneigter isothermaler Eiskorper mit
einer mittleren Eisméchtigkeit A(®) = 1000m. Die basale Topographie wird mit einer gauf-
formigen Erhebung iiberlagert. Fiir die anfingliche Oberseiten- s(® und basalen Topographie
b0 gilt

sO(z,9) =0 | (7.9)

~@*+¢?)

0 0
b0 (z,y) = — b9 + agexp o2 ’

(7.10)
mit der Breite der Gaussfunktion o = 10000 m, der Amplitude der Gaussfunktion ag = 100 m
und den horizontalen Koordinaten (x,y) = (0,0) im Zentrum. Die horizontale Ausdehnung
L betrdagt in z- und y-Richtung 100 km. Zu beachten ist, dass das lokale Koordinatensystem
ebenfalls um o = 3° in a-Richtung gedreht ist (Abb. 7.11).

Abbildung 7.11: Geometrie und Koordinaten-
system in Experiment F. Abbildung entnommen
aus Pattyn et al. (2008).

Um eine Koordinatentransformation zu vermeiden, wird in der Stokes-Gleichung (Gl. 6.5)
der Antriebsterm F auf der rechten Seite mit der Rotationsmatrix R,, rotiert

cos(a) 0 sin(a) F, 0g sin(a)
F, =R,F = o 1 0 A E =0 . (7.11)
—sin(a) 0 cos(«) F, —0g cos(a)

Die Koordinatenrichtungen z, y und z verlaufen nun entsprechend der Koordinaten des Nu-
merischen Fliefsmodells.

Im Gegensatz zu den Experimenten A E wird der Exponent n im Glenschen Fliefsgesetz auf
eins gesetzt (vgl. Tab. 7.2). Dadurch hangt die effektive Viskositéit (Gl. 6.32) nicht mehr von
der effektiven Deformationsrate ab, sondern ist eine Konstante y = (2A4)~! mit A(T') = konst.
(vgl. Tab. 7.2). An den seitlichen Randern sowie an der Eisoberseite gelten wieder periodische
Randbedingungen bzw. spannungsfreie Bedingungen. An der Eisbasis wird der Gleitparameter
(3% nach Gudmundsson (2003) definiert

B = (CAH(O)>71 . (7.12)
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Abbildung 7.12: Oberflachenhdhe zg (oben) und Oberflachengeschwindigkeit ug bei y = L/2 fiir
die Teilexperimente (F 0) und (F 1) dieser Arbeit (rot). Vergleichend sind die Ergebnisse aus Pattyn
et al. (2008) in blau dargestellt.

Es werden zwei Experimente mit ¢ = 0 (F0), d.h. das Eis ist an der Basis angefroren (/3?

und ¢ =1 (F 1), d.h. Vorgabe des basalen Gleitparameters, durchgefiihrt.

In Abbildung 7.12 werden Oberflichenhéhe z; und Oberflichengeschwindigkeit wus bei
y = L/2 fiir die Teilexperimente (F0) und (F 1) dieser Arbeit (rot) und wiederum verglei-
chend die Ergebnisse aus Pattyn et al. (2008) in blau dargestellt. Die Abbildungen zeigen den
erreichten stationdren Zustand. Ein stationirer Zustand ist erreicht, wenn die Anderung der
freien Oberfliche an keinem Gitterpunkt betragsméfig > 0.01 m zwischen den Zeitschritten n
und n + 1 ist

= 0)

max (2" —2"]) <e<0.0lm . (7.13)

Fiir Experiment F 0 ist 450 Jahre gerechnet worden, fiir Experiment F1 240 Jahre bis ein
stationdrer Zustand erreicht worden ist.

In beiden Féllen stellt sich eine dhnliche Oberflichentopographie z, ein. Im Falle mit basalem
Gleiten sind Maximum und Minimum gegeniiber im Falle ohne basalem Gleiten etwas weniger
ausgepragt. Das Geschwindigkeitsfeld an der Eisoberseite mit basalem Gleiten ist um etwa
100ma~! erhoht gegeniiber des angefrorenen Eiskérpers.

Die maximale und mittlere Geschwindigkeit us an der Eisoberseite bei y = L/2 ist in Tabel-
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le 7.5 gegeniiber den ISMIP-HOM Ergebnissen aufgetragen (siehe auch Abb. 7.12). Wiederum
liegen fiir alle Teilexperimente der maximale und mittlere Wert innerhalb der Standardab-
weichung der full-Stokes-Losung. Dieses Experiment zeigt, dass die Relaxierung der freien
Oberfliche gemifs Gleichung 6.27 zufriedenstellend gelost wird.

Tabelle 7.5: Vergleich der Ergebnisse dieser Arbeit mit der ISMIP-HOM Vergleichsstudie fiir
Experiment FO und F1 (ohne bzw. mit basalem Gleiten): Aufgelistet sind Maximalwert der horizon-
talen Eisoberseitengeschwindigkeit, mittlere horizontale Eisoberseitengeschwindigkeit, Standardab-
weichung o in ma~! und die Anzahl der teilgenommenen Modelle n der ISMIP-HOM Studie.
Unterschieden wird zwischen full-Stokes (FS)- und non-full-Stokes (NFS)-Modellen.

FoO F1

m c n m o n
Maximum Geschwindigkeit
diese Arbeit 98.59 - 1 197.85 -1
NFS 98.14 0.35 5 197.55 0.48
FS 98.64 0.16 2 19785 0.01 2
Mittlere Geschwindigkeit
diese Arbeit 96.46 - 1 194.70 -1
NFS 96.11 040 5 193.05 1.16
FS 96.42 0.05 2 194.67 0.04 2

7.2.2 Temperatur

Im Folgenden soll die im numerischen Modell implementierte Warmetransportgleichung ve-
rifiziert werden. Im Unterschied zur ISMIP-HOM Vergleichsstudie wird hier die von Bueler
et al. (2007) angegebene analytische Losung fiir die Temperatur 7' genutzt. Anschliefend wird
die simulierte Temperatur Tgy, mit der analytischen Temperatur T, auf Genauigkeit gepriift.
Aus Bueler et al. (2007) wurde das Experiment F ausgewihlt. Dieses Experiment wieder-
um orientiert sich an dem Experiment F im EISMINT Benchmark (Payne et al., 2000). Die
dreidimensionale Geometrie in x,y, z-Richtung mit dem Ursprung in (z,y,2) = (0,0,0) ist
radialsymmetrisch mit dem Radius L. Die Eisbasis ist eben bei z; = 0m. Die Eisoberseite hat
einen parabolischen Verlauf mit einem Maximalwert der Eisméchtigkeit von Hy = 3000 m bei
(z,y) = (0,0)*. Der Einfachheit halber wird der Test hier zweidimensional, d.h. mit einem
Schnitt in der (z, z)-Ebene, durchgefiihrt.

Die im folgenden genutzte Methode zur Erstellung einer analytischen Losung des gekop-
pelten thermomechanischen Problems wurde von Roache (1989) als method of manufactured
solutions bezeichnet. In diesem Fall wird dabei zunédchst eine Losung fiir die analytische Tem-
peratur 7, vorgegeben. Durch Vorgabe von T, und der Geometrie konnen die horizontalen
und vertikalen Geschwindigkeiten v und w, als auch die Deformationswirme > mittels den
Gleichungen der SIA angegeben werden (Bueler et al., 2007). Um Giiltigkeit in der Wérme-
transportgleichung (Gl. 6.7) zu erreichen, wird eine weitere (kompensatorische) Warmequelle
> . addiert, die entsprechend justiert wird. Diese kann z. B. als endo- oder exothermische che-

‘Im EISMINT Experiment F hat der Maximalwert der Eismichtigkeit einen Wert von Hy = 3600 m.
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mische Reaktion, die im Eis stattfindet, interpretiert werden. Des Weiteren werden zusétzliche
Vereinfachungen getroffen: (i) Aktivierungsenergie @ und die Konstante Ay in Gleichung 6.33
sind konstant (Arrhenius-Glen-Nye Form), wobei die gewihlten Werte fiir kaltes Eis gelten;
(ii) die Temperatur 7" in Gleichung 6.7 ist die absolute Temperatur (non-homolog).

Die errechneten analytischen Felder fiir die horizontale Geschwindigkeit wu, vertikale Ge-
schwindigkeit w, der Deformationswérme »_ und der kompensatorischen Deformationswérme
> . konnen dann im numerischen Modell (d.h. in der Wérmetransportgleichung (Gl. 6.7))
als analytische Funktionen vorgegeben werden. Genutzte Konstanten sind in der Tabelle 7.6
aufgefiihrt.

Tabelle 7.6: Konstanten im Temperaturtest.

Symbol Konstante Wert Einheit
A Konstante in Gl. 6.33 3.61x 1071 Pa3s!
Q Aktivierungsenergie 6.0 x 10* Jmol~!
Cp spezifische Warmekapazitit 2009 Jkg 1K1
k Wirmeleitfihigkeit 2.1 WK !tm™!
Tmin minimale Oberflichentemperatur 223.15 K
G geothermaler Wérmestrom 0.042 Wm—?2
St riumliche Anderung der Oberflichentemperatur 1.67x1072 Kkm™!
Hy maximale Fisméchtigkeit 3000 m
L Radius des Modellgebietes 750 km
0 Eisdichte 910 kgm™3
g Gravitationskonstante 9.81 ms 2
n Exponent in GIl. 6.29 3

Sekunden pro Jahr 31556 926 sa”l

In Abbildung 7.13 ist das vorgegebene Temperaturfeld T, sowie die Eisméchtigkeit H nach
Bueler et al. (2007) dargestellt®. Das Temperaturfeld ist so gewiihlt, dass die Randbedingungen
an der Eisoberseite T'(z, z5) = T5(z) = Tin + ST « und an der Eisbasis 0T/0z(x, zp) = —G/k
erfiillt sind. Werte der Konstanten Tynin, ST, G, und k sind in Tabelle 7.6 aufgefiihrt.

Das Eis wird von der Eisoberseite zur Eisbasis wirmer, wobei die Anderung 97/9z nithe-
rungsweise konstant ist. Weiterhin ist im Temperaturfeld keine horizontale Advektion ausge-
pragt, diese wird durch die kompensatorische Deformationswéirme unterdriickt. Das vorgege-
bene vertikale Temperaturfeld beschreibt kein realistisches in einem Eisschild vorherrschendes
Temperaturprofil. Realistische Temperaturprofile haben eher einen exponentiellen Verlauf mit
dem stirksten Anstieg der Temperatur an der Eisbasis.

Nach Vorgabe des analytischen Temperaturfeldes und der Geometrie werden die weiteren
analytischen Funktionen errechnet. Die Felder sind in den Abbildungen 7.14(a,b) und 7.15(a,b)
fiir die vertikale Geschwindigkeit w, horizontale Geschwindigkeit u, der Deformationswéirme
>~ und der kompensatorischen Deformationswérme ) gezeigt. Auffallend ist, dass die kom-
pensatorische Deformationswirme bis zu einem Faktor fiinf grofer als die Deformationswirme
ist. Das physikalisch richtige Temperaturfeld wiirde man bei ) . = 0 erhalten.

Fiir die Simulation wurde der Eiskorper mit 41 vertikalen Schichten und Az = 5km diskre-

% Aus radialsymmetrischen Griinden sind in allen folgenden Abbildungen die Felder nur fiir z > 0 gezeigt.
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Abbildung 7.13: Analytische Losung der Temperatur T, in K im Temperaturtest.
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Abbildung 7.14: Komponenten der analytischen Geschwindigkeitsfelder im Temperaturtest: Ho-
rizontale Geschwindigkeit u in ma~! (a) und vertikale Geschwindigkeit w in ma~1 (b).
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Abbildung 7.15: Analytische Felder der Deformationswirme 3~ in (1073 Ka™!) (a) und der kom-
pensatorischen Deformationswarme >"_in (107> Ka~!) (b) im Temperaturtest.
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tisiert. Hierfiir wurde der 'swept mesh’ mode von COMSOL Multiphysics genutzt (Kap. 7.1).
Des Weiteren existieren in den analytischen Ldsungen Singularititen bei x = 0 und = = L.
Bei der folgenden Verifikation wird dies beriicksichtigt, indem der Vergleich von T, und T,
auf dem Intervall 5km < x < 745 km durchgefiihrt wird.

Das mit dem hier verwendeten numerischen Modell simulierte Temperaturfeld T, und
den oben genannten analytischen Funktionen als Eingabe und Randbedingungen ist in Ab-
bildung 7.16 dargestellt. Das Feld zeigt die gleiche Struktur wie die analytische Losung 7Ty
(vgl. Abb. 7.13). Obwohl die Warmetransportgleichung horizontale Advektion beriicksichtigt,
gleicht das Temperaturprofil vertikaler Diffusion. Die kompensatorischen Deformationswirme
> . zwingt die Temperatur in diesen Zustand.

100 200 300 400 500 600 700
Distanz (km)

Abbildung 7.16: Simulierte Temperatur Ty, in K im Temperaturtest.

Um die Qualitit der numerischen Lésung zu beurteilen, ist in Abbildung 7.17 die Differenz
AT =T, — Tsm dargestellt. Im Zentralteil des Eiskorpers sind die Abweichungen klein mit
Werten von AT = 0K bis ca. AT = 0.0003 K. Die maximalen Abweichungen sind im Bereich
der Eisscheide und des Eiskliffs zu finden. Hier erreichen die Differenzen AT = 0.0016 K bzw.
AT = 0.0053 K. Die mittlere Abweichung betrigt ATy, = 0.0004 K. Generell ist die simulierte
Temperatur im Vergleich zur analytischen Temperatur etwas zu warm. Betrachtet man die
Abweichungen, ist die simulierte Temperaturlosung als sehr gut einzustufen.
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Abbildung 7.17: Differenz AT = T, — T4, des analytischen Temperaturfeldes zum simulierten
Temperaturfeld in K. Die roten Punkte und Werte markieren maximale Abweichungen im Bereich
der Eisscheide und des Eiskliffs.

7.2.3 Wassergehalt

Hier wird ein zweidimensionaler in z-Richtung unendlich ausgedehnter und um a = 4° ge-
neigter polythermaler Eiskorper betrachtet (Abb. 7.18). Eisoberseite zs und Eisbasis z, ver-
laufen flach und parallel zueinander mit einer Eisméchtigkeit von H = 200 m. Die CTS (cold-
temperate transition surface) teilt den Eiskorper bei z,, in einen temperierten Bereich an der
Eisbasis und einen dariiber ruhenden Kalteisbereich. Aufgrund des polythermalen Zustandes
des Eiskorpers werden zwei verschiedene Fille betrachtet (Greve, 1995; Greve und Blatter,
2009); (i) Eisfluss von der freien Oberfliche zur Eisbasis w = —0.2ma~! (im Folgenden als
Experiment SB (Schmelzbedingung) bezeichnet), (ii) Eisfluss vom temperierten in den kalten

Y

Bereich w = 0.2ma~! (im Folgenden als Experiment GB (Gefrierbedingung) bezeichnet).

Atmosphére 9 z=z=H
z=7,(CTS)

K.E. 22220

T.E.

Lithosphéare

Abbildung 7.18: Geometrie und Koordinatensystem im Wassergehaltstest. Die Abkiirzungen K.E.
und T.E. stehen fiir kaltes Eis und temperiertes Eis. Abbildung modifiziert nach Greve und Blatter
(2009).
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Tabelle 7.7: Konstanten im Wassergehaltstest.

Symbol Konstante Wert Einheit
Exp. SB Exp. GB
T Oberflichentemperatur -3 —10 °C
w Vertikalgeschwindigkeit —0.2 0.2 ma~!
up Gleitgeschwindigkeit 5 5 ma~!
Zm, Position der CTS 18.9 58.7 m
Cp spezifische Warmekapazitat 2009 2009 Jkg 1K1
k Wirmeleitfihigkeit 2.1 2.1 WK !tm™!
L Latente Warme von Eis 335000 335000 Jkg!
A Fliefsparameter 1.67 x 10716 1.67 x 10716 Pa"a~!
0 Eisdichte 910 910 kgm 3
g Gravitationskonstante 9.81 9.81 ms 2
n Exponent in GI. 6.29 3 3
Sekunden pro Jahr 31556 926 31556 926 sa~!

Der Grenzfall, bei dem kein Massenfluss durch die CTS stattfindet, wird nicht betrachtet.
Die Temperatur wird wie in Kapitel 7.2.2 als non-homolog behandelt. Wasserdiffusion wird
vernachlissigt (¢ = 0 = j = 0). Der Fliekparameter A ist konstant, also keine Temperatur
oder Wasserabhéingigkeit. Die Drainagefunktion D(W) (Gl. 6.39) wird nicht angewendet.

Auf die Herleitung und Angabe der analytischen Lésung fiir die Temperatur T, und den
Wassergehalt W, wird hier verzichtet und auf die Arbeit von Greve (1995) verwiesen. Lediglich
die Position z,, der CTS muss mittels des Newton-Raphson Verfahrens zur Nullstellenbestim-
mung numerisch gelost werden (Ellis et al., 1994). In Tabelle 7.7 sind die genutzten Konstanten
fiir beide Experimente aufgelistet.

Fiir die kalte Eisoberseite gilt Scherspannungsfreiheit sowie eine Dirichlet-Randbedingung
fiir die Oberflichentemperatur Ts. An der temperierten Eisbasis wird in beiden Experimenten
eine Gleitgeschwindigkeit von u, = 5ma~! vorgeschrieben sowie die Neumann-Bedingung fiir
den Wassergehalt (Gl. 6.24). An der CTS gelten die Sprungebedingungen nach Greve (1995);
Greve und Blatter (2009), an den seitlichen Begrenzungen periodische Randbedingungen.

Mit den oben genannten Randbedingungen und Konstanten wird die Wasserdiffusionsglei-
chung 6.12 im temperierten Bereich sowie die Warmetransportgleichung 6.7 im Kalteisbereich
gelost. Die Stokes-Gleichung 6.5 gilt im gesamten Eiskorper.

Die Ergebnisse fiir die simulierte Temperatur 7, und den simulierten mikroskopischen
Wassergehalt W, sind entlang eines vertikalen Profils in Abb. 7.19 (unten) fiir beide Ex-
perimente dargestellt. Das Verhalten der horizontalen Geschwindigkeit u ist in beiden Ex-
perimenten identisch: Wie man es bei einer Scherstromung mit freier Oberfliche erwartet,
stellt sich ein parabolisches Geschwindigkeitsfeld fiir die horizontale Geschwindigkeit in bei-
den Experimenten ein (Abb.7.19(a) (oben) und 7.19(b) (oben)). Die Geschwindigkeit steigt
monoton von ihrem minimalen Wert u;, = 5ma~! an der Eisbasis an, bis sie ihren Maximal-
wert ug = 37.31ma~! an der freien Oberfliche erreicht.

Die Temperatur Ty, und der Wassergehalt Wy, zeigen jedoch ein unterschiedliches Ver-
halten. Der Temperaturgradient 97/9z und der Wassergehalt Wy, an der CTS im Experi-
ment SB weisen ein stetiges und in Experiment GB ein unstetiges Verhalten auf. Fiir Schmelz-
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7.2 Verifikation des numerischen Modells
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Abbildung 7.19: Simulationsergebnisse fiir Experimente SB (a) und GB (b): Horizontalgeschwin-
digkeit u (oben) und Temperatur T bzw. Wassergehalt W (unten).

bedingungen ist der Wassergehalt Wgin, an der CTS identisch Null und per Definition im kalten
Eis ebenfalls Null. An der Eisbasis wird ein maximaler Wert von ca. Wi, = 2.2 % erreicht. Der
Temperaturgradient 97'/0z auf der kalten Seite verschwindet ebenfalls. Fiir Gefrierbedingun-
gen ist der maximale Wert des Wassergehaltes Wy, = 4.2% an der CTS, somit existiert hier
eine Unstetigkeit. An der Eisbasis verschwindet der Wassergehalt. Der Temperaturgradient
0T /0z auf der kalten Seite der CTS verschwindet nicht, was wiederum zu einer Unstetigkeit
an der CTS fiihrt.

Analog zum Temperaturtest in Kapitel 7.2.2 ist hier in Abbildung 7.20 die Differenz der
numerischen Lésung zur analytischen Losung fiir die Temperatur T bzw. Wassergehalt W
dargestellt, d.h. AT = T, — Ty in °C bzw. AW = W, — Wgin in %. In beiden Experi-
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—_ | -1 . 1.57 3
X 2 I ) X )
¢ | v 1 . v
o 0 ., 5 o 10 CTS-Position 2 2
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Abbildung 7.20: Differenz AT = T, — Tsjm und AW = W, — Wy, der analytischen Temperatur
und des mikroskopischen Wassergehaltes zur simulierten Temperatur und Wassergehalt fiir die
Experimente SB (a) und GB (b).
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Kapitel 7 Das numerische Fliekodell

menten liegen die Abweichungen der Temperatur in einer Gréfenordnung von 10™%. Dies ist
analog zum Temperaturtest im vorherigen Kapitel. Die Abweichungen des mikroskopischen
Wassergehaltes sind fiir das Experiment GB ebenfalls in der GroéRenordnung von 1074, fiir
Experiment SB sogar kleiner bei 107%. Die Abweichungen wiederum sind so klein, dass die
numerische Losung der Wasserdiffusionsgleichung (Gl. 6.12) als gut eingeschétzt und der vor-
angegangene Temperaturtest in Kapitel 7.2.2 bestitigt wird.
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Kapitel 8

Ergebnisse der FlieRdynamik von King
George Island

In diesem Kapitel werden die numerischen Modellergebnisse der Flieffdynamik der Haupteis-
kappe von King George Island (KGI) présentiert. Das zuvor verifizierte dreidimensionale,
thermodynamisch-fliekdynamisch gekoppelte full-Stokes-Fliefkmodell ist entwickelt worden, um
kleinskalige, subpolare Eiskappen addquat zu behandeln. Dies bedeutet die Beriicksichtigung
des vollen Spannungstensors, von verschiedenen basalen Gleitgesetzen und der Trennung von
Eisrheologien innerhalb des Eiskérpers. Diese Entwicklung erlaubt die Anwendung des Mo-
dells auf die Eiskappe von KGI, welche ein irreguldres Felsbett mit hoher topographischer
Variabilitit aufweist und der Eiskdrper grofitenteils als temperiert angenommen wird. Die re-
levanten und entsprechend aufbereiteten Messdaten aus Kapitel 4.1 und 4.2 dienen einerseits
als Eingabewerte fiir das Fliefsmodell und andererseits zur Bewertung und Optimierung der
numerisch simulierten Fliefgeschwindigkeiten und des damit verbundenen Temperaturfeldes.
Die diagnostische Anwendung des Fliekmodells erlaubt eine Aussage iiber momentane Eismas-
senbewegungen, relevante glaziologische Prozesse und des vorherrschenden Temperaturregimes
dieser subpolaren Eiskappe. Die Studien kdnnen auf eine einzigartige Datenbasis zuriickgreifen,
um die Effekte einzelner Komponenten zu analysieren. Die Anwendung des neuen Fliefkmodells
auf die Eiskappe von KGI und die numerische Berechnung des Flieftigeschwindigkeitsfeldes und
der Temperaturverteilung ist Bestandteil der ndchsten Kapitel. Um den momentanen Zustand
der Haupteiskappe von KGI umfassend, detailliert und quantitativ abzuleiten, zuvor wird ein
kurzer Uberblick der Modellanwendung gegeben.

8.1 Uberblick

Ablaufplan: Um die weitere Vorgehensweise zu verstehen, muss zunichst die Methodik des
tunen und validieren erldutert werden (sieche auch Santner et al., 2003). Im traditionellen An-
satz! wird die zu betrachtende Gruppe der tuning-Parameter durch die Anpassung der Simu-
lationsergebnisse an in-situ Beobachtungen bestimmt. Die Simulation mit den abgestimmten
tuning-Parameter(n) wird validiert durch den Vergleich mit einem anderen Satz an in-situ Be-
obachtungen. Schlégt die Validierung fehl, ist entweder die Wahl der tuning-Parameter falsch
oder es herrschen lokal variierende glaziologische Prozesse. Die tuning-Validierungsprozedur
kann auf zwei verschiedene Arten realisiert werden: (1) Aus dem Datensatz der in-situ Beob-
achtungen werden zufallsméfig Datenpunkte ausgewéhlt oder (2) es werden rdumlich getrennte
Teildatensétze der in-situ Beobachtungen betrachtet.

!Andere Verfahren sind die Bayessche- und Gaufische-Kalibrierung (Santner et al., 2003, oder
http://www.maths.bris.ac.uk/ mazjcr/modelLimitations.pdf; Abgerufen: Dez. 2010, und Referenzen
darin).
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Kapitel 8 Ergebnisse der Fliefsdynamik von King George Island

Hier wird die Prozedur (2) gewdhlt, um zu priifen, ob die glazialen Verhéltnisse lokal va-
riteren oder ob es einen Satz an Parametern gibt, der reprisentativ fiir die Eiskappe ist.
Dies bedeutet, dass zunichst das Einzugsgebiet des Arctwoski Eisfeldes zum Abstimmen der
tuning-Parameter dient (Modellgebiet 1). Gegeniiber Breuer (2007) miissen die Parameter neu
gewihlt und optimiert werden, da (i) ein full-Stokes-Fliekmodell genutzt wird, (ii) die Geo-
metrie insbesondere im Kiistenbereich méchtiger Auslassgletscher erweitert ist und (iii) das
basale Gleitgesetz in einer anderen Form implementiert ist (Beriicksichtigung der Felsbettnei-
gung). Da generell die Vorkenntnis dieser Parameter gering ist, werden diese nicht intuitiv
gewihlt, sondern durch ein vorgegebenes Parameterintervall abgerastert und mit einer Bewer-
tungsstrategie eingegrenzt. In dem Validierungsschritt wird der Verbund Bellingshausen Dome
— Arctwoski Eisfeld — Zentralteil (Modellgebiet 2) simuliert und mit dem zweiten Teildatensatz
der in-situ Beobachtungen verglichen.

Um eine Naherungsldsung der realen glazialen Verhiltnisse und Prozesse zu erhalten, wer-
den hier neben dem tuning- und Validierungsverfahren weitere Schritte eingefiihrt. Dies ist
schematisch in der Abbildung 8.1 als Ablaufplan aufgelistet. Hierbei dient das Initialisierungs-
verfahren, um eine Vorstellung des thermalen Regimes zu bekommen (Die Initialisierung ist
dabei ebenfalls als tuning-Verfahren zu werten). Dies wird erreicht durch die Vorgabe ex-
emplarischer Temperaturverteilungen, d.h. der Ausdehnung von Kalteis- und temperierten
Bereichen (Kap. 8.2). Im tuning-Schritt wird der Parameterraum der tuning-Parameter fest-
gelegt, wobei sich im optimalen Fall eine Gruppe an Parametern, d.h. eine eindeutige Losung
herauskristallisiert (Kap. 8.3). Die Schritte (1) und (2) schliefen gewthnlich das Ausfithren
und Analysieren einer Menge von Simulationen ein (auch als statistical framework bezeich-
net). Der Validierungsschritt priift, ob eine Ubertragung der tuning-Parameter und der damit
verbundenen glaziologischen Prozesse auf andere Gebiete giiltig ist, d. h. es werden die realen
glaziologischen Verhiltnisse groRriumig widergegeben (Kap. 8.4). Ublicherweise liegen dem
tuning und Validierungsverfahren einfache Beschreibungen der glaziologischen Prozesse zu
Grunde (rdumlich einheitliche Verteilung der Parameter). Somit kann nach der Validierung
des Fliefmodells die Komplexitdt erhéht werden, indem man z.B. regionale Unterschiede

Welches Temperaturregime?

Initialisierung + Kalt, temperiert oder polythermal

Welche glaziclogischen Prozesse dominieren?

Tuning + Eingrenzen des Parameterraums
i Werden die glazialen Verhaltnisse wiedergegeben?
Validierung *+ Validierung der Simulation
. Spielen regionale Prozesse/Effekte eine Rolle?
Komplexitat peen o f

+ Erweiterung der Simulationsstruktur

Abbildung 8.1: Der Ablaufplan der numerischen Simulationen gliedert sich in vier Unterpunkte:
(1) Initialisierung, (2) Tuning, (3) Validierung und (4) Komplexitt.
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8.1 Uberblick

von Prozessen und Effekten hinzuzieht. Dies konnen weitere Kenntnisse aus in-situ Beobach-
tungen sein oder aus Computerexperimenten gewonnene Auskiinfte iiber das reale System.
Die Einfiihrung der Komplexitét kann einerseits notwendig sein, da man die glaziologischen
Prozesse mit den vereinfachenden Annahmen nicht addquat abgebildet werden kénnen oder
andererseits, um die Simulationsergebnisse zu optimieren. Die Steigerung der Komplexitét der
Modellstruktur ist Bestandteil des Kapitels 8.5.

Geschwindigkeitsanalyse: Um das Ergebnis der Simulationen in Bezug auf in-situ Messun-
gen getrennt zu bewerten, werden die gemessenen Eisoberseitengeschwindigkeiten gegeniiber
den simulierten Eisoberseitengeschwindigkeiten in einem Streuungsdiagramm aufgetragen.
Hierbei entsprechen die Werte der Ordinate den simulierten Eisoberseitengeschwindigkeiten
und die der Abzisse den gemessenen Eisoberseitengeschwindigkeiten. Analog gilt dies fiir den
Vergleich der Richtungen der Geschwindigkeiten. Im Falle einer optimalen Ubereinstimmung
der gemessenen mit den simulierten Geschwindigkeiten liegen die aufgetragenen Punkte im
Streudiagramm auf der 45°-Linie.

Weiterhin erfolgt die Bewertung der Simulationen durch die Berechnung statistischer Gro-
Ken und wird im weiteren Text als Geschwindigkeitsanalyse bezeichnet. Die Geschwindigkeits-
analyse umfasst die Berechnung des Korrelationskoeffizienten 2, der mittleren Abweichung
A®, des RMS (Root Mean Square)-Fehlers, des relativen Fehlers p,., des gemittelten relativen
Fehlers 1 und des Giitewertes J. Der Korrelationskoeffizient ist definiert als

2
2 559,,®
- ~m¥e 8.1
e $8®,, B, SS. B, (8.1)
mit
n
8500y = 3 Ppy =7, (8:2)
i=1
n
580,5, = Z o2 —no? | (8.3)
i=1
n
55%,,®, = Z o, 0. — nd,, P, |, (8.4)
i=1

wobei n die Anzahl der Vergleichspunkte, ® = {v, ¢}, ® der Mittelwert der Grofe, v der
Betrag der Eisoberseitengeschwindigkeit und ¢ die Richtung der Eisoberseitengeschwindigkeit
(geographisches Koordinatensystem) ist. Die gemessenen Grofen werden hier mit dem Index
m und die simulierten Grofen mit dem Index ¢ indiziert. Ein Wert von r? = 1 bedeutet
hierbei eine lineare Verteilung der Messpunkte, jedoch nicht zwingend auf der 45°-Linie. Der
Korrelationskoeffizient gibt nur ein Maf fiir die Breite der Verteilung im Streudiagramm an,
aber keines fiir eine Abweichung zwischen Messung und Simulation. Die mittlere Abweichung
ist definiert als

1
AD == (D — D) (8.5)
i=1
Der RMS-Fehler berechnet sich iiber folgende Beziehung

RMSg = \/ % Z;(@m ~3,)? . (8.6)

125



Kapitel 8 Ergebnisse der Fliefsdynamik von King George Island

Der RMS-Fehler zeichnet sich gegeniiber der mittleren Abweichung A® dadurch aus, dass sich
grofere Differenzen deutlicher widerspiegeln. Der RMS-Fehler ist in der Regel grofter als der
Betrag der mittleren Abweichung, jedoch ist keine Richtung der Abweichung ausgezeichnet.
Der relative Fehler und gemittelte relative Fehler werden fiir die Eisoberseitengeschwindigkei-
ten berechnet ( ) .
Uy, — Ve 1
iy = und g =~ ;Mr : (8.7)

Um

Der Giitewert J verbindet v und ¢ nach Greve et al. (2010)
n 2 n 2
Um — Ve ¢m B ¢c
J = —_— —_ 8.8
() 2 () %)

wobei die Standardabweichungen o, 04 eingefiihrt werden, um die unterschiedlichen Beitrage
von v und ¢ zu J im rechten Verhiltnis zu gewichten. Sie werden von den jeweiligen Werten
aller teilnehmenden Simulationen im Experiment berechnet. Ein Wert von J = 0 entspricht
einer optimalen Anpassung?.

Geometrie, tuning- und Validierungsparamter: Das zu simulierende Untersuchungsge-
biet gliedert sich in zwei Modellgebiete: (1) Zur Initialisierung und Anpassung der tuning-
Parameter im Fliekmodell wird zundchst das Modellgebiet 1 genutzt (Arctowski Eisfeld,
Abb. 8.2(a) und 8.2(c)); (2) Zur Validierung und Erweiterung der Komplexitit wird das
Modellgebiet 2 eingefiihrt (Verbund Bellingshausen Dome — Arctowski Eisfeld — Zentralteil,
Abb. 8.2(b) und 8.2(d)). Fiir beide Modellgebiete liegt die Eisgeometrie vor und wird als
dreidimensionaler Eingabeparameter verwendet (Abb. 8.2(a) und 8.2(b)). Die Geschwindig-
keitsanalysen werden in beiden Modellgebieten jeweils in den Einzugsbereichen durchgefiihrt,
wo die Geometrie (insbesondere die Felsbetttopographie) im Kiistenbereich bekannt ist. Im
Modellgebiet 1 stehen 38 Vergleichspunkte zur Anpassung der tuning-Parameter in der Ge-
schwindigkeitsanalyse zur Verfiigung und fiir die Validierung im Modellgebiet 2 40 Punkte. Im
Gegensatz zu Breuer (2007) und Riickamp (2006) wird das Modellgebiet 1 erweitert, so dass
die Felder an der Eisscheide numerisch mitberechnet werden und nicht durch eine Randbe-
dingung vorgegeben sind. Im Modellgebiet 2 bildet der Kiistenverlauf grofstenteils die Abgren-
zung des Modellgebietes. Im Ubergang zum Ostteil/Krakow Eisfeld und Warszawa Eisfeld
werden die Rénder des Modellgebietes geniigend weit auferhalb der Einzugsgebiete festge-
legt, so dass diese nicht durch die Randbedingung beeinflusst sind. Weitere Eigenschaften des
numerischen thermodynamisch-fliekdynamisch gekoppelten full-Stokes-Fliekmodells wie z. B.
verwendete Modellgitter 1 und 2, Loser mit Konvergenzkriterien, Startwert etc. sind in Kapi-
tel 7.1 angegeben.

2Der Begriff Giitewert (Misfit) wird hier etwas paradox verwendet, da bei vergleichenden .J-Werten ein klei-
nerer Wert eine hohere Giite bedeutet.
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Abbildung 8.2: Eingabe und Validierungsparameter der Modellgebiete: Visuelle Darstellung (rote
Linie umrandet das Modellgebiet) der Modellgebiete 1 (a) und 2 (b); Eingezeichnete Abgrenzung
der Modellgebiete (schwarze Linie), Verlauf der Eisscheide (rote Linie) und verwendete Vergleichs-
punkte (schwarze Punkte) fiir die Geschwindigkeitsanalyse im Modellgebiet1 (c) und 2 (d). Hin-
tergrundbild ist ein SPOT Mosaik von 2000 (©SPOT Image 2000).
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Kapitel 8 Ergebnisse der Fliefsdynamik von King George Island

Konstanten: Die verwendeten physikalischen Konstaten im numerischen full-Stokes-
Fliefsmodell sind in Tabelle 8.1 aufgelistet. Referenzen fiir die Angaben finden sich bei Hooke
(1981), Paterson (1994), Greve (1995) und Greve und Blatter (2009). Ausgenommen davon
ist die Angabe des geothermalen Wérmestroms G im Untersuchungsgebiet (Shapiro und Ritz-
woller, 2004; Maule et al., 2005). Bisher gibt es keine direkten Messungen des geothermalen
Wirmestroms auf KGI, daher muss auf indirekte Verfahren zuriickgegriffen werden. Shapiro
und Ritzwoller (2004) haben eine Karte des antarktischen basalen Wérmestroms ableiten kon-
nen, indem sie seismische Krustendicken und weltweite Warmestrommessungen kombinierten.
Dieser Ansatz wurde von Maule et al. (2005) durch die Verwendung von magnetischen Krus-
tendicken erweitert. Der resultierende riumliche Mittelwert von G ~ 100 x 1073 W m 2 fiir die
SSI ist in etwa zweimal so groR wie der typische Mittelwert von G' = 40— 50 x 1073 W m™2 des
ostantarktischen Kontinents, jedoch représentativ fiir Regionen mit rezentem Vulkanismus.

Tabelle 8.1: Zusammenstellung der verwendeten physikalischen Groen im full-Stokes-FlieRmodell.

Symbol Konstante Wert Einheit

G Geothermaler Wirmestrom 100 x 1073 W m 2
Afaterson fiiy T > 263.15 K Konstante in Gl. 6.33 1.733 x 10? Pa—3s~!

Q fir T'> 263.15 K Aktivierungsenergie 139 x 103 Jmol~!

R Universelle Gaskonstante 8.314 Jmol'K~!
0 Dichte von Eis 910 kgm™3

g Gravitationskonstante 9.81 ms?

I} Clausius-Clapeyron-Gradient 9.8 x 1078 KPa~!

L Latente Wéarme von Kis 335 x 103 Jkg™!

c Wasserdiffusivitét 0.01

n Exponent in Gl. 6.29 3

Ago‘)ke Konstante in Gl. 6.36 2.9498 x 107 Pa 35!

C Konstante in Gl. 6.36 0.16612 K*

Q Konstante in Gl. 6.36 78.8 kJmol
RHHooke Konstante in Gl. 6.36 8.321 Jmol tK~!
T, Konstante in Gl. 6.36 273.39 K

k Konstante in GI. 6.36 1.17

E Verstérkungsfaktor 1

Spy Sekunden pro Jahr 31556 926 sa”!

8.2 Initialisierung: Kalt, Temperiert oder Polythermal?

Umfangreiche Initialisierungsstudien unter verschiedenen Temperaturrandbedingungen sollen
dazu beitragen, eine Vorstellung des bisher unbekannten Temperaturregimes von KGI zu be-
kommen (d.h. Ubergang von kaltem zu temperiertem Eis (CTS, cold-temperate transition
surface) und die Betrége der Eistemperaturen der verschiedenen Hohenlagen). Durch Vorgabe
verschiedener horizontaler Ausdehnungen des temperierten Eises wird die Wirkung auf die
Flielsdynamik des Fises studiert. Das Modellgebiet wird fiir diese Studien auf das Arctowski
Eisfeld beschrénkt. Die Verfiigharkeit von in-situ gemessenen Eisoberseitengeschwindigkeiten

128



8.2 Initialisierung: Kalt, Temperiert oder Polythermal?

und einer hochauflosenden Eisgeometrie erlaubt eine effektive Priifung der Paramterwahl mit-
hilfe der Geschwindigkeitsanalyse.

Es wird davon ausgegangen, dass die Eiskappe von KGI einen ausgedehnten temperierten
Eisbereich aufweist, der die Fliekdynamik entscheidend beeinflusst. Somit werden die tempe-
rierten Bereiche nach dem beschriebenen Ansatz von Hutter (1982, 1993), Greve (1997a, 1995)
und Greve und Blatter (2009) behandelt. Die Wérmetransportgleichung (Gl. 6.7) wird nicht ge-
16st, sondern eine tiefeninvariante Temperaturverteilung angenommen (7' (z,y,z) =T (z,y)).
Als Oberflichenrandbedingung wird die Temperaturverteilung vorgeschrieben somit entspricht
die Temperatur in jeder vertikalen Siule der gegebenen Oberflichentemperatur. Fiir kalte Eis-
gebiete wird die Rheologie mit Gleichung 6.33 beschrieben, wohingegen die Gleichung 6.12,
6.38 und 6.43 fiir temperierte Gebiete verwendet werden. Die Fliefdynamik wird mit dem full-
Stokes-Gleichungssytem beschrieben (Gl. 6.5 und 6.6), wobei als basale Randbedingung der
Eiskorper als angefroren angenommen wird (u = 0). Fiir temperierte Eismassen stellt basales
Gleiten eine nicht zu vernachléssigende Randbedingung der Dynamik dar, jedoch ist hier dass
Ziel eine obere Grenze der horizontalen Ausdehnung von temperiertem Eis zu finden; basales
Gleiten wiirde durch Erh6hung der Fliefgeschwindigkeiten diesem Ziel entgegen wirken. Be-
vor die Initialisierungsstudien gezeigt werden, soll zunédchst auf eine Unsicherheit hingewiesen
werden, auf der die KGI-Parameterstudien beruhen.

8.2.1 FlieRfaktor-Parametrisierungen

Wie in Kapitel 6.4 erldutert und dargestellt, sind zwei verschiedene Parametrisierungen des
Fliefparamters A(T') in der Vergangenheit vorgeschlagen worden, die sich insbesondere in
der Néhe des Schmelzpunktes unterscheiden. Um diesen Einfluss zu veranschaulichen, werden
fiir eine rdumlich isothermale Eiskappe Simulationen mit verschiedenen Temperaturen von
T = —0.05°C, T = —0.25°C und T' = —3.0°C durchgefiihrt. In diesen Simulationen wurde
der Flielparameter in einer Finstellung nach der Beziehung von Paterson (1994, Gl. 6.33)
angenommen, wihrend fiir die zweite Einstellung der Beziehung nach Hooke (1981, Gl. 6.36)
gefolgt wird. Die entsprechenden Werte des Fliekparameters A fiir die drei ausgewihlten Tem-
peraturen sind:

A(T = —0.05°C)Paterson - — 394 x 107 2Pa s |
A(T = —0.05°C)Hok = 151 x 107 Pa~®s7! |

A(T = —0.25°C)Faterson - — 4 99 5 10724 pa=3s71 |
A(T = —0.25°C)Hooke — 805 x 107 Pa=3s7! |

A(T = =3.0°C)Pemon - = 2,04 x 107 Pa~?s™! |
A(T = —3.0°C)Hoke = 203 x 1072 Pa~%s7!

Beim Vergleich dieser Werte wird offensichtlich, dass die zwei verschiedenen Parametrisierun-
gen die grokte Diskrepanz fiir nahezu temperiertes Eis haben, da sich A bei T'= —0.05°C durch
ungefihr einen Faktor 3.8 unterscheidet. Die groffen Unterschiede in der Ndhe des Schmelz-
punktes resultieren aus der Analyse von Hooke (1981), da hier die verwendeten Eisproben in
der Analyse eine bestimmte Menge Wasser beinhalten und somit der Effekt von Wassergehalt
und Temperatur zum Fliekparameter Apooke nicht getrennt wurde.

Die simulierten Eisoberseitengeschwindigkeiten der drei Temperaturszenarien sind als Streu-
diagramm der beiden verschiedenen Einstellungen nach AHooke ypd APaterson gogeneinader auf-
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Kapitel 8 Ergebnisse der Fliefsdynamik von King George Island

getragen (Abb. 8.3). Deutlich zu sehen ist, dass die Geschwindigkeiten fiir 7' = —0.05°C (griin)
mit einem Faktor von 4.9 am meisten voneinader abweichen. Fiir 7' = —0.25°C (blau)
unterscheiden sich die resultierenden Geschwindigkeiten um einen Faktor von 1.9 und fiir
T = —3.0°C (rot) um einen Faktor von 0.89.

Diese Simulationen demonstrieren, dass die simulierten Flieftigeschwindigkeiten sehr emp-
findlich gegeniiber der Parametrisierung des Fliefparameters sind. In den folgenden Modell-
studien wird die Parametriesierung nach Paterson (1994) verwendet (Gl. 6.33), weil in den
Studien eine klare Trennung zwischen den Effekten der Eistemperatur und des Wassergehalts
verlangt wird. Das weist auf die Notwendigkeit einer neuen Darlegung der zwei Fliefsparameter-
Parametrisierungen hin, die Daten einschliefen, welche seit der Studie Hooke (1981) erhoben
worden ist.
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Abbildung 8.3: Simulationen mit
30 Te-0.05"C - , .
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20 03570 I des FlieBparameters A. Streudia-
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8.2.2 Simulationen fiir exemplarische Temperaturregime

Da die Ausdehnung des temperierten Eises und der Temperaturverteilung auf KGI unsicher
ist, werden Simulationen mit verschiedenen vorgegebenen Randbedingungen fiir die Oberflé-
chentemperatur durchgefiihrt. Mit dieser Konstruktion lassen sich exemplarische Tempera-
turregime einstellen. Durch die Geschwindigkeitsanalyse, d.h. Vergleich der simulierten mit
den gemessenen Eisoberseitengeschwindigkeiten werden die Hypothesen der Eisausdehnungen
des temperierten Eises sowie der Temperatur des kalten Eises gepriift. Eine Ubersicht der
unten présentierten Szenarien sind in der Abbildung 8.4 mit ihrer Oberflichentemperatur-
Randbedingung gezeigt. Weitere Erlduterungen erfolgen bei der Beschreibung der Szenarien.
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Temperatur (*C)
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Abbildung 8.4: Uberblick der verschiedenen prisentieren Szenarien fiir die Initialisierungsstudi-
en. Die Profile zeigen die eingestellte Randbedingung fiir die Oberflaichentemperatur: Szenario 1)
durchweg temperiert: T = 0°C (rot), Szenario2) durchweg kalt: T = —2.4°C am Meeresspiegel
und einen Klimagradienten von —0.6°C 100 m~?* (blau), Szenario 3) temperiertes Eis unterhalb von
300 m und einen Eistemperaturgradienten von —0.7°C 100 m~ oberhalb, so dass die Temperatur
am Gipfel T = —2.8°C ist (schwarz), Szenario 4) eine Temperatur von —0.15°C unterhalb von
323m und einen Eistemperaturgradienten von —0.7°C 100 m~! oberhalb, sodass die Temperatur
am Gipfel T = —2.8°C ist (grau).

Durchweg temperiert — durchweg kalt
Zuerst werden zwei extreme Szenarien verglichen:

e Szenario 1: Die Eiskappe ist durchweg temperiert; der Eiskorper ist exakt an Druck-
schmelzpunktbedingungen so wird der Fliekparameter mit Gleichung 6.38 berechnet und
der mikroskopische Wassergehalt w mit den Gleichungen 6.12 und 6.43.

e Szenario 2: Die Eiskappe ist einschlieflich eines hypsometrischen Temperaturgradiene-
ten vollig kalt; die Temperaturrandbedingung wird entsprechend der gemessenen 2m-
Jahresmitteltemperatur der Luft angenommen. Demnach ist die Temperatur am Mee-
resspiegel —2.4°C und folgt einem iiblichen hypsometrischen Temperaturgradienten fiir
gemifigte Klimazonen von —0.6°C 100 m ™! (Weischet, 1979), sodass die Temperatur am
Gipfel des Arctowski Fisfeldes —6.6°C ist. Dieser Wert unterscheidet sich nur geringfiigig
von dem geschitzen Wert —6°C von Wen et al. (1994).

Die Ergebnisse der Geschwindigkeitsanalyse sind in der Abbildung 8.5 fiir beide Szenarien
gezeigt. Vergleicht man die simulierten Geschwindigkeiten mit den gemessenen, ist offensicht-
lich, dass das simulierte Bewegungsfeld des Szenario 1 mehr als doppelt so schnell fliefst, wie
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das gemessene. Das Szenario2 liefert eine Fisbewegung, die ungefihr um den Faktor zwei
zu niedrig ist. Diese Ergebnisse deuten darauf hin, dass die Eiskappe weder vollig kalt noch
vollig temperiert ist und so wird in weiteren Simulationen die Ausdehnung des temperierten
Eisgebietes modifiziert.
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Polythermal

Die vorherigen Modellstudien zeigen, dass die Fiskappe eine polythermale Struktur hat. Um
die Ausdehnung des temperierten Eises zu schitzen, wird das Volumen des temperierten Kises
modifiziert und mit der Geschwindigkeitsanalyse die Dynamik bewertet. Durch die Einfithrung
einer Hohenisolinie unter deren Grenze das Eis temperiert ist (CTS), werden die temperierten-
und Kalteisbereiche vorgegeben. Weil die Temperatur tiefeninvariant ist, stellt die CTS hier
eine Hohenlinie in der xy — Ebene dar. Oberhalb der CTS (Kalteisbereich) wird entweder eine
konstante Temperatur vorgegeben, sodass der Bereich isothermal ist, oder ein Temperaturgra-
dient gibt eine Hohenabhéngigkeit der Temperatur vor. Diese (tuning-)Parameter (Hohe der
CTS + konstante Temperatur im kalten Bereich; Hohe der CTS + hypsometrischer Tempera-
turgradient) werden Schritt fiir Schritt iiber ein breites Intervall abgerastert, um realistische
Szenarien herauszufiltern (vgl. Tab. 8.2)

Zunéchst wird die CTS in Kombination mit der unverdnderlichen Temperatur im kalten Teil
variiert: Simulationen mit niedrigen Eistemperaturen in kalten Gebieten (< —2°C) fiihren hier-
bei zum deutlichen Unterschitzen der simulierten Geschwindigkeiten in den niedrigen Lagen,
withrend hohe Eistemperaturen (> —2°C) zum deutlichen Uberschitzen der Bewegungsraten
in den hoheren Lagen der Eiskappe fiihren. Moderate Ubereinstimmung wird erreicht durch
(1) Einstellung der CTS bei 300m und der Temperatur bei —1°C im kalten Teil oder (2)
Einstellung der CTS an verschiedenen Hohenniveaus (50, 100, 150, 200, 250, und 300 m) und

132



8.2 Initialisierung: Kalt, Temperiert oder Polythermal?

Tabelle 8.2: Parameterraum fiir die Initialisierungsstudien.

Typ Parameter Intervall mit Schrittweite Anzahl
Hohe der CTS Zets (M) [0, 400] mit Azgs = 25 17
Temperatur Kalteisbereich Ty (°C) [—1,-7] mit ATy =0.5 17
Temperaturgradient §Tst (°C100m~1Y)  [-0.1,—1.2]mit AdTsr = 0.1 12

S =493

der Temperatur bei —0.5°C im kalten Teil. Weil diese Simulationen das numerisch berechnete
Geschwindigkeitsfeld signifikant iiberschitzen und/oder unterschétzen (relativer Fehler bis zu
100 %) werden diese Ergebnisse nicht weiter betrachtet.

Die Simulationen mit konstanter Temperatur im Kalteisbereich verdeutlichen, das eine
Héhenabhingigkeit der Eistemperatur vorliegen muss. Aus diesem Grund wird im néchsten
Schritt die CTS in Kombination mit dem hypsometrischen Temperaturgradienten im kalten
Teil variiert, sodass der Temperaturanstieg im kalten Gebiet von der Hohe und mit 7" = 0°C
an der CTS abhéngt. In der Abbildung 8.6 werden die resultierenden RMS-Fehler von v der
Geschwindigkeitsanalyse im Raum der vorgegebenen Parameter aufgetragen. Die Farbe der
Symbole zeigt den RMS-Fehler an. Betrachtet man die RMS-Fehler und deren Verteilung im
Parameterraum, so ist offensichtlich, dass nicht ein Minimum deutlich hervortritt. Im Allge-
meinen verlangt die Wahl eines hoheren CTS-Niveaus einen hoheren Eistemperaturgradienten,
wohingegen ein niedrigeres CTS-Niveau einen kleineren Gradienten benotigt (Abb. 8.6). Wei-
terhin ist auffillig fiir Simulationen mit kleinen RMS-Werten von v, dass die Ausdehnung
des temperierten Bereichs nicht das Hohenniveau von 300 m iiberschreitet. Dieses Niveau ist
in etwa die Abgrenzung zu den in-situ bestimmten Eisoberseitengeschwindigkeiten und weist
darauf hin, dass die Dicke der temperierten Schicht iiberschétzt ist.

Um die Bewertung der Qualitit der Simulationen zu erweitern, wird zusétzlich eine weitere
statistische Grofse eingefiihrt: Das Auswéhlen der Simulationen, in denen mindestens 29 der
38 Vergleichspunkte (ca. 3/4) einen relativen Geschwindigkeitsunterschied bis £20 % haben,
gibt ein weiteres Mafs an. Simulationen, die dieses Kriterium erfiillen, werden zusétzlich mit
einem schwarzen Kasten in der Abbildung 8.6 gekennzeichnet.

Eine Einstellung, die zu einer guten Ubereinstimmung fiihrt, wird ausgewihlt und detailliert
in der Abbildung 8.7 gezeigt (im weiteren als Szenario 3 bezeichnet). Diese hat ein CTS-Niveau
bei 300 m und einen Eistemperaturgradienten von —0.7°C 100m ™!, sodass am Gipfel der Eis-
kappe eine Temperatur von —2.8°C erreicht wird (Abb. 8.7(a)). Es ist zu erkennen, dass in
den niedrigen Lagen einige Geschwindigkeiten zu hoch und einige zu langsam berechnet sind
(Abb. 8.7(b) und (c)). Dieser Effekt kann moglicherweise basalen Prozessen zugeschrieben
werden, die nicht betrachtet werden. In den hoheren Lagen werden die Geschwindigkeiten nur
leicht iiberschétzt. Im Allgemeinen stimmt der Vergleich in Bezug auf RMS-Fehler, Korrela-
tionskoeffizient 72 und mittlerer Abweichung Av gut mit in-situ Geschwindigkeiten iiberein.
Die Streuung des relativen Fehlers der Geschwindigkeit und der Differenz der Geschwindigkei-
ten ist mit einer gemittelten relativen Abweichung von ca. £ 14 % gleichformig (Abb. 8.7(e)
und (f)). Die Richtungen der Geschwindigkeit ¢ passen ebenfalls mit den Feldbeobachtungen
zusammen. Lediglich im Bereich von 280° gibt es grofere Abweichungen (Abb. 8.7(d)).
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Abbildung 8.6: Verteilung der RMS-Fehler von v fiir Simulationen mit vorgegebenen CTS-Niveaus
und hypsometrischen Temperaturgradienten. Die Farbe zeigt den RMS-Fehler an. Quadrate kenn-
zeichnen Einstellungen mit einem guten relativen Geschwindigkeitsunterschied (fiir Details siehe
Haupttext). Eine Einstellung ist ausgewdhlt worden (gekennzeichnet mit 3) und detailliert in der
Abbildung 8.7 gezeigt.

Abschliefsend wird zu diesem Szenario 3 das simulierte Geschwindigkeitsfeld der Eisoberseite
abbgebildet (Abb. 8.8). In der N#he der topographischen Kuppen und der Fisscheide ist die
Eisbewegung klein, wihrend sie dem topographischen Gradienten folgend zunimmt. Ein ma-
ximaler Wert von ca. 150 ma~! wird erreicht. In den topographisch hoheren Lagen wird das
Muster des Bewegungsfeldes durch eine schwache siidost-nordwest Trennung charakterisiert.
Dies kann auf die Felsbetttopographie und Verteilung von Eisméchtigkeiten zuriickgefiihrt wer-
den: In der basalen Topographie ist ein markanter Kamm in nordwest-siiddstlicher Richtung
ausgepriagt und die Kisdicken sind im Vergleich zur Umgebung reduziert. Um zu demonstrie-
ren, dass die simulierten und in-situ Oberflichengeschwindigkeiten eine gute Ubereinstimmung
haben, sind die in-situ Geschwindigkeiten mit eingezeichnet (iiberlagerte farbkodierte Punkte
in Abb. 8.8). Diese verdeutlichen, dass die Trennung des Geschwindigkeitsfeldes in die zwei
Drainagebecken real existiert.
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Abbildung 8.7: Geschwindigkeitsanalyse fiir Szenario 3: (a) Temperaturrandbedingung und Eisto-
pographie. (b) Vergleich von in-situ (schwarze Pfeile) und simulierten Eisoberseitengeschwindigkei-
ten (gelbe Pfeile). Die schwarze diinne Linie zeigt den Verlauf der Eisscheide. (c) Streudiagramm
der in-situ versus simulierten Eisoberseitengeschwindigkeiten. (d) Streudiagramm der Richtungen
der in-situ versus simulierten Eisoberseitengeschwindigkeiten. (e) Histogramm der Vergleichspunk-
te versus Differenz der in-situ zu simulierten Geschwindigkeit. (f) Streudiagramm der relativen

Abweichung der simulierten zu in-situ Geschwindigkeiten.
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Abbildung 8.8: Betrag des simulierten Geschwindigkeitsfeldes an der Oberflache fiir Szenario 3.
Die schwarze Linie umrandet die Grenze des Modellgebietes; die iiberlagerten farbkodierten Punkte
zeigen die in-situ Eisoberseitengeschwindigkeiten. Hintergrundbild ist ein SPOT Mosaik von 2000
(©SPOT Image 2000).

Die drastische Abnahme der Geschwindigkeiten an der Kiiste ist nicht konsistent mit den
typischen Geschwindigkeiten von Auslassgletschern (Gréfenodnung von mehreren 100ma™?,
Paterson, 1994). Anzeichen fiir hohe Eisgeschwindigkeiten sind existierende Spaltengebiete und
Eiskliffs in Satellitenbildern und aus Feldbeobachtungen (siehe auch Abb. 4.12). Der Grund
zur Unterschitzung der Geschwindigkeiten von Auslassgletschern wird hier im Wesentlichen
auf zwei Griinde zuriickgefiihrt: (1) Die Eiskliffhohe ist konstant 20 m; (2) Vernachlissigung
von basalem Gleiten. Eine hohere Eiskliffhohe und basales Gleiten beeinflusst das Geschwin-
digkeitsfeld von Auslass- und Gezeitengletschern drastisch. Da hier eine obere Grenze der
Ausdehnung des temperierten Eises aufgespannt werden soll, wird die Weichheit des Fises
(z.B. Verstirkungsfaktor) bei den Einstellungen dieser Simulationen nur durch die Tempe-
ratur und den Wassergehalt bestimmt, was insbesondere entlang von Auslassgletschern nicht

realistisch ist. Zusétzlich kann hier eine Entkopplung des Fliekregimes durch Spalten, Aniso-
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tropie der Eismatrix, basale Hydrologie (Ubertragung von Oberflichenschmelzwasser durch
Spalten zur Basis), etc. das Fliefregime beeinflussen.

Nahezu temperiert

In diesem Szenario4 wird die Moglichkeit bewertet, dass die bisherigen Simulationsergebnis-
se durch die Wahl der Temperatur der kalten Eismasse dominiert sind und nicht durch die
Existenz von temperiertem Eis. So wird eine Simulation durchgefiihrt, in der der Tempera-
turgradient des Eises und die Temperatur am Gipfel der Eiskappe wie in Szenario 3 gesetzt
werden; jedoch wird unterhalb einer Héhe von 323 m die Temperatur konstant bei —0.15°C
gehalten. Diese Einstellung beriicksichtigt somit kein temperiertes Eis analog zu Szenario 2,
jedoch wird ein fundierterer Temperaturgradient im Eis angenommen. Die Ergebnisse der Ge-
schwindigkeitsanalyse sind in der Abbildung 8.9 dargestellt. Diese verdeutlichen, dass in-situ
und simulierte Oberflichengeschwindigkeiten nur eine geringe Unterschitzung der hohen Ge-
schwindigkeitswerte im Vergleich zum Szenario 3 zulassen. Diese Simulation weist darauf hin,
dass weitere Minima der Unterschiede zwischen modellierten und beobachteten Geschwindig-
keiten bestehen und veranschaulicht, dass gleichzeitig die Eisgeschwindigkeiten durch die Wahl
der Temperatur des kalten Eises mafsgeblich mitbestimmt werden.

Kurzzusammenfassung

Die Initialisierungsstudien zum thermalen Regime des Arctowski Eisfeldes offenbaren, dass die
Eiskappe aus einem temperierten und einem kalten Eisbereich besteht. Des Weiteren ist in
den Kalteisbereichen eine Hohenabhéngigkeit der Eistemperatur notwendig; die temperierten
Bereiche sind in ihrer Méchtigkeit tiberschéitzt. Die abgeleitete horizontale Ausdehnung des
temperierten Eises ist eher als eine obere Grenze einzustufen, da es Unklarheiten gibt, die aus
Prozessen entstehen, die nicht beriicksichtigt wurden, wie z. B. basales Gleiten. Dieser Prozess
fithrt zu hoheren Fliefgeschwindigkeiten und wiirde bei der Experimentkonstruktion die CTS
zu niedrigeren Hohen zwingen. Die Simulationen zeigen deutlich, dass die Kalteisbereiche einen
signifikanten Einfluss auf das Fliefregime haben und die Eiskappe eine polythermale Struktur
aufweist.
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Abbildung 8.9: Geschwindigkeitsanalyse fiir Szenario 4: (a) Temperaturrandbedingung und Eisto-
pographie. (b) Vergleich von in-situ (schwarze Pfeile) und simulierten Eisoberseitengeschwindigkei-
ten (gelbe Pfeile). Die schwarze diinne Linie zeigt den Verlauf der Eisscheide. (c) Streudiagramm
der in-situ versus simulierten Eisoberseitengeschwindigkeiten. (d) Streudiagramm der Richtungen
der in-situ versus simulierten Eisoberseitengeschwindigkeiten. (e) Histogramm der Vergleichspunk-
te versus Differenz der in-situ zu simulierten Geschwindigkeit. (f) Streudiagramm der relativen
Abweichung der simulierten zu in-situ Geschwindigkeiten.
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Die Initialisierungssimulationen basieren auf der Hypothese, dass die Eiskappe grofitenteils
temperiert ist, zumindest aber die Temperaturvariationen gering sind. Aus diesem Grund
wurde auf das Losen der Warmetransportgleichung verzichtet und stattdessen die Wasser-
diffusionsgleichung beriicksichtigt. Es wurde jedoch gezeigt, dass ausgedehnte Kalteisbereiche
dominieren und es somit notwendig ist, die Eistemperatur numerisch mitzuberechnen. Eine
numerische Behandlung/Positionierung der CTS-Phasengrenze ist in diesem Fliefsmodell nicht
moglich, ebensowenig wie eine parallele, numerische Berechnung des Temperatur- und Wasser-
gehaltsfeldes (siehe Kap. 6.2.4). Um der abgeleiteten polythermalen Struktur weiter Rechnung
zu tragen, wird folgende Vorgehensweise gewdhlt: Fiir die numerisch berechnete Temperatur
wird eine Obergrenze von T, = 0°C eingefiihrt; Bereiche, die diese Temperatur erreichen,
gelten als temperiert. In den temperierten Gebieten wird ein mikroskopischer Wassergehalt von
W = 1% angenommen. Der Wert entspricht dem experimentell abgeleiteten Mittelwert von
Pettersson et al. (2004) fiir temperierte Eisbereiche. Anschaulich bedeutet dies, dass die iiber-
schiissige Energie zum Schmelzen verwendet und durch die Einfiihrung des mikroskopischen
Wassergehaltes parametrisiert wird. Die CTS-Grenze wird dann durch die 0°C-Isotherme be-
schrieben. Fiir die Beschreibung der Rheologie in den temperierten Bereichen wird weiterhin
der wassergehaltsabhéngige Fliefparameter (Gl. 6.38) und fiir die Rheolgie der Kalteisbereiche
die Arrhenius-Relation (Gl. 6.33) verwendet.

Neben dieser Anderung der Modellstruktur wird die Geometrie am Eiskliff in diesen Studi-
en verdndert. Wie oben erldutert, ist die kiinstlich vorgeschriebene konstante Eiskliffhohe von
20 m nicht realistisch, insbeondere nicht zur Abbildung der typischen Geschwindigkeitsfelder
von Auslassgletschern. Die neu gesetzte FisklifthGhe beruht einerseits auf einer Interpolation
der Eisméchtigkeiten der fluggestiitzten GPR-Messprofilen und andererseits auf Schéitzungen.
Fiir die Schiatzung werden sowohl Luftbilder als auch Beobachtungen aus dem Feld hinzuge-
zogen. Als maximale Eiskliffhohe wird ein Wert von 90 m vorgegeben.

Des Weiteren leistet das basale Gleiten einen bedeutenden Beitrag zur Dynamik des In-
landeises und wird somit in den folgenden Studien beriicksichtigt. Es tritt insbesondere in
Bereichen auf, in denen es durch Schmelzprozesse an der Eisbasis zur Ausbildung eines Was-
serfilms kommt. In Bereichen der Kiistenlinie/Aufsetzlinie kann Meerwasser den unter dem
Meeresspiegel liegenden Eisuntergrund infiltrieren und die Dynamik mafgeblich beeinflussen.
Der Beitrag des basalen Gleitens kann innerhalb von Eisstromen deutlich ausgepréigter sein, als
der durch interne Deformation erbrachte Anteil an der Gesamtfliefigeschwindigkeit (Paterson,
1994).

In der Literatur wird zwischen zwei grundsétzlichen Gleitmechanismen unterschieden. Es
handelt sich hierbei zum einen um das Gleiten iiber den festen Felsuntergrund, zum anderen
um das Gleiten iiber einen deformierbaren Untergrund, wie z. B. wassergesittigten Geschie-
bemergel (Till). Beide Fille sind bereits im Weertman-Gleitgesetz (Gl. 6.18) beriicksichtigt.
Bisher wurden eine Vielzahl von Parametrisierungen von Gleitgesetzen vorgeschlagen, die auf
der verallgemeinerten Form des Weertman-Gleitgesetzes basieren. In der Tabelle 8.3 wird die
Auswahl an Parameterkombinationen vorgestellt, die in dieser Arbeit verwendet werden.

Im weiteren Text werden die verschiedenen Parametrisierungen mit ihren Typ-
Bezeichnungen 1, 2, 3 und 4 referenziert. Hier sind p,q und C} die bereits erwdhnten tuning-
Parameter im basalen Gleitgesetz (Kap. 6.2.2). Um die realen glazialen Verhiltnisse zu si-
mulieren ist es im Allgemeinen nétig, den Parameter Cp, durch eine Bewertungsstrategie zu
optimieren. Um eine Vorstellung der unterschiedlichen Parametrisierungen zu bekommen, wer-
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Tabelle 8.3: Parameterkombinationen im FlieBgesetz von verschiedenen Autoren.

Typ Mechanismus p q Cp(Pa=®P9ma~l) Referenz
1 fester Untergrund 1 2 5x10° Budd und Jensen (1987)
2 fester Untergrund 3 1 2x1077 Van der Veen (1987)
3 fester Untergrund 3 2 112 Greve (2005)
4 deformierbarer Untergrund 1 0 2 MacAyeal (1993)

den die Werte der Gleitgesetze vom Typ 14 fiir die analytisch 16sbaren Gleichungen der STA
herangezogen (Paterson, 1994). Hierbei wird die basale Schubspannung approximiert durch

Th=—09%s (8.9)

dr
und eine idealisierte zweidimensionale parabelformige Fisschildgeometrie mit ebenem Unter-
grund zp = 0m angenommen

L= (zo/H> /" 4 (/L) (8.10)

wobei als Eisméchtigkeit H = 380m bei z = Om und fiir die horizontale Ausdehnung L =
8000 m gewihlt wird. Die Eisoberfliche z4 kann fiir x nach Gleichung 8.10 berechnet werden.
Mit Gleichung 8.9, n = 3 und f(T) = 1 (Gl. 6.19) ist eine analytische Angabe der basalen
Geschwindigkeit nach Gleichung 6.18 moglich.

Die qualitativ zu vergleichenden Verldufe der basalen Gleitgeschwindigkeit sind in der Ab-
bildung 8.10(a) dargestellt. Die Betrige der Geschwindigkeitskomponente u und die horizon-
tale Ausdehnung x sind auf das jeweilige Maximum normiert u/umax bzw. /T max. Fiir eine
vergleichbare visuelle Darstellung mit den Werten aus Tabelle 8.3 muss die normierte Ge-
schwindigkeit des Gleitgesetzes vom Typ4 mit 1/g = 1/50 gewichtet werden. Die Verldufe
vom Typ2 (griin) und 3 (blau) zeigen einen dhnlichen Verlauf mit einem zunéchst moderaten
Anstieg der Geschwindigkeit. Mit grofer werdendem x steigen die Geschwindigkeiten expo-
nentiell an. Typ1 (rot) zeigt im Vergleich einen dhnlichen Verlauf, jedoch wird er bei z ~ 0
mit einem signifikanten Anstieg der Magnitude auf ein héheres Niveau gehoben. In dieser
Betrachtung ist das Gleitgesetz vom Typ4 die einzige Parametrisierung, welche das Gleiten
iiber einen deformierbaren Untergrund beschreibt. Diese Form des Gleitgesetzes findet in der
Regel Anwendung bei der Beschreibung von Eisstromen und Gezeitengletschern (z. B. MacA-
yeal, 1993; Pattyn et al., 2008). Der Verlauf ist qualitativ zunéchst mit Typ 1 zu vergleichen,
da die Anfangsgeschwindigkeiten auf einem hohen Niveau starten. Jedoch ist der Anstieg im
Bereich fiir grofe & weniger ausgeprigt. Fiir die Autorenwerte aus Tabelle 8.3 zeichnet sich
die Geschwindigkeit durch eine deutlich erh6hte Magnitude aus; ein typisches Merkmal von
Eisstrémen und Gezeitengletschern im Vergleich zu Geschwindigkeitsraten des Inlandeises.
Allerdings wird die Magnitude wesentlich mitbestimmt durch die Wahl von C,.

Als weiterer tuning-Parameter wird der Parameter v der Temperaturfunktion f(7') einge-
fithrt (sieche GIl. 6.20 und anschliefende Diskussion). Mit diesem Parameter wird das basale
Gleiten unterhalb des Druckschmelzpunktes bestimmt. Fiir kleine Werte (z. B. v = 0.01) l&sst
es hohe Gleitgeschwindigkeiten weit unterhalb des Druckschmelzpunktes zu (schwarze Kurve
in Abb. 8.10(b)). Mit anwachsenden Werten wird der Temperaturbereich kleiner und n#hert
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Abbildung 8.10: Idealisierter Verlauf der basalen Gleitgeschwindigkeit berechnet nach den Glei-
chungen der SIA (a) und Gewichtung des basalen Gleitens unterhalb des Druckschmelzpunktes
nach Budd und Jensen (1987, Gl. 6.20) fiir verschiedene v (b).

sich einer Heaviside-Funktion an, die Gleiten nur am Druckschmelzpunkt erlauben wiirde
(Gl. 6.19). Fiir die Gleichung 6.19 und 6.20 mit v > 8 konnten hier keine numerisch stabilen
Losungen gefunden werden.

8.3.1 Wahl des Gleitgesetzes

Zunéchst soll gepriift werden, ob eine der vier Gleitgesetz-Parametrisierungen in Kombina-
tion mit v fiir die Simulationen der Fliekdynamik von KGI bervorzugt wird. Hierzu werden
Rechnungen fiir das Modellgebiet 1 sukzessive fiir die vier Gleitgesetzte durchgefiihrt, wobei
als tuning-Parameter v und der Cp-Wert der vier Gleitgesetze iiber ein breites Intervall var-
riert werden. Die Dirichlet-Randbedingung der Eisoberseitentemperatur wird weiterhin als
tuning-Parameter behandelt. Jedoch wird der hypsometrische Temperaturgradient konstant
auf —0.7°C100m~! gesetzt und nur die Eistemperatur auf Meeresspiegelniveau Tst |.—g va-
riiert. Der tuning-Parameterraum ist in der Tabelle 8.4 angegeben. Fiir den Raum sind a
priori sinnvolle Werte fiir obere und untere Schranken der einzelnen Mengen und Intervalle
durch Probeldufe abgeschéitzt worden. Fiir den Wert C = 0 geht die basale Randbedin-
gung in den Fall eines angefrorenen Eiskorpers iiber (u = 0ma~!). Fiir das Experiment sind
4 x 4347 = 17 388 Rechnungen ausgefiihrt worden.

Um ein bevorzugtes Gleitgesetz zu selektieren, werden im tuning-Parameterraum die so-
genannten Gleitgesetzgruppen unterschieden. Diese setzen sich zusammen aus der Art der
Parametrisierung (entweder Typ 1, 2, 3 oder 4) und dem Wert von v. Es gibt also 4 x 9 = 36
Gruppen die jeweils 21 x 23 = 483 Simulationen beinhalten. Fiir die Gleitgesetzgruppen
wird die Geschwindigkeitsanalyse durchgefiihrt und der minimale Giitewert aus jeder Gruppe
min(J(v)) gegeniiber v aufgetragen (Abb. 8.11). Deutlich zu sehen ist, dass alle vier Gleit-
gesetze das gleiche Verhalten zeigen: Fiir kleine v ist der Giitewert J im Vergleich zu einem
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Tabelle 8.4: Tuning-Parameterraum.

Typ Parameter Menge /Intervall mit Schrittweite Anzahl
14 v {0.01,0.1,0.2,0.5,1,2,4,6, 8} 9
14 Tsr|.m0 (°C) [—2.45,1.40) mit AT |,—0 = 0.175 23
1 Cp (Pa~P=Pma~t) [0,1.5 x 10°] mit AC, = 0.075 x 10° 21
2 Cy (Pa~P=Pma~t) [0,1.5 x 1077] mit AC, = 0.075 x 1077 21
3 Cp (Pa~P=Dma=t) [0,10 x 107*] mit ACj, = 0.05 x 10~ 21
4 Cy (Pa~P=D ma=1) [0,0.15] mit AC) = 0.0075 21

3 =17388

hoheren v relativ hoch. Fiir Werte von v aus der Menge A = {0.01,0.1,02,0.5,1,2} nimmt
die Anpassung deutlich zu, bis sie fiir v > 4 (B = {4,6,8}) in etwa ein konstantes Niveau
erreicht. Fiir Simulationen in der Menge A sind die simulierten gegeniiber den in-situ Eis-
oberseitengeschwindigkeiten in den oberen Lagen (z.B. Eisscheide) bis ca. 100 % zu schnell.
Diese Uberschiitzung kann aus Gleiten weit unterhalb des Schmelzpunktes resultieren und fiir
die hoheren Lagen keine Giiltigkeit besitzen. Die dhnliche Gewichtung der Temperaturfunk-
tion f(T') in der Menge B hat zur Folge, dass die Simulationsergebnisse sich nicht wesentlich
unterscheiden und somit die Anpassungen in etwa gleichwertig sind.

Es wird ein Gleitgesetz bevorzugt, welches Gleiten unterhalb des Druckschmelzpunktes le-
diglich in einem kleinen Bereich zulésst (vgl. Abb. 8.10(b)). Des Weiteren ist offensichtlich,
dass die Giite der Anpassung fiir die Gleitgesetzte vom Typ 1 und 4 gegeniiber der Gleitgeset-
ze vom Typ2 und 3 schlechter zu bewerten ist. Wenn man den Vertrauensbereich der in-situ
Beobachtungen hinzuzieht, ist eine Unterscheidung der Typen 2 und 3 nicht moglich. In beiden
Féllen lassen sich die Giiteminima der Anpassung bei v = 4 lokalisieren (dicke Punkte). Ver-
gleicht man die Verldufe der idealisierten basalen Geschwindigkeit (Abb. 8.10(a)), so sind die
Parametrisierungen bevorzugt, die dhnliche Charakteristiken aufweisen. Im Weiteren wird das
basale Gleitgesetz vom Typ 3 nach Greve (2005) fiir einen festen Untergrund verwendet. Gre-
ve (2005) verwendet fiir die numerischen Simulationen des Gronlédndischen Inlandeises einen
Wert von v = 1, dem entgegen wird hier ein fundierter Wert von v = 4 mittels der Geschwin-
digkeitsanalyse festgelegt. Fowler (1986) gibt fiir den Temperaturbereich AT in dem basales
Gleiten unterhalb des Druckschmelzpunktes auftitt die Beziehung AT =~ (4.76c)% an; mit
einer mittleren Felsbettneigung von o = 0.1° betrégt AT ca. 0.22°C (siehe Kap. 6.2.2). Fiir
ein Abklingen der Exponentialfunktion (v = 4) auf 1/e kann hier ein Wert von AT = 0.35°C
abgeleitet werden.
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Abbildung 8.11: Der Giitewert min(J(v)) aufgetragen gegen den tuning-Parameter v aus Glei-
chung 6.20 fiir die Gleitgesetze vom Typ 1 (rot), Typ 2 (griin), Typ 3 (blau) und Typ 4 (orange). Die
gestrichelte Linie indiziert den Vertrauensbereich, abgeleitet aus den relativen Fehlern der in-situ
Beobachtungen. Die dicken Punkte kennzeichnen das Minimum von J je Gleitgesetztyp.

8.3.2 Wahl der Parameterkombination

Die Wahl des Gleitgesetzes vom Typ 3 mit v = 4 reduziert den Umfang der zu betrachtenden
Simulationen auf eine Gleitgesetzgruppe. Diese Gruppe stellt 21 x 23 = 483 Kombinationen
von Cp und T8t |,—¢ (siehe Tab. 8.3). Die RMS-Fehler fiir v und ¢ dieses Parameterraums
sind in den Abbildungen 8.12(a) und 8.12(b) dargestellt. Deutlich zu sehen ist, dass nied-
rige RMS-Fehler (ca. RMS < 5ma~!) von v iiber ein breites Band verteilt sind. Die Tem-
peraturrandbedingung lésst iiber das gesamte gewéhlte Intervall mindestens einen Wert von
RMS < 5ma~! zu: Fiir warme Temperaturen auf Meeresspiegelniveau bei ca. 0.7°C wird eine
gute Anpassung ohne basales Gleiten erzielt (Cy = 0). Im Falle einer kalten Temperaturrand-
bedingung (z.B. Tsr |.=0 &~ —1.925°C) wird hingegen ein erhohter Cj-Parameter zur guten
Anpassung benétigt (Cy ~ 0.0675Pa~! ma~1!). Die kleinsten RMS-Werte (griinen Kreuze und
roter Punkt, RMS~ 3.8ma~!) liegen in etwa auf der Mitte des gewiihlten Temperaturin-
tervalles (Tst |.—0 ~ —0.875°C) und bei Cy-Werten um 0.03Pa~! ma~!. Hier stellt sich ein
interessantes Phénomen ein: Betrachtet man die beiden Intervallextrema der Temperatur-
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randbedingung, so wird bei einem warmen Eiskérper keine basale Geschwindigkeit bendtigt,
wohingegen bei einem kilteren Eiskorper der Einfluss der basalen Geschwindigkeit eine Rolle
spielt. Die basale Geschwindigkeit kompensiert /reguliert somit den Effekt der Temperatur auf
das Geschwindigkeitsfeld (oder vice versa). Je kélter der Eiskorper, umso hoher die bendétigte
basale Geschwindigkeit (Cj ~ up).

Die Betrachtung des RMS-Fehlers von ¢ ist weniger intuitiv (Abb. 8.12(b)). Kleine RMS-
Fehler liegen hier fiir Tgy |,—o unterhalb von 0°C vor. Fiir den Parameter C}, wird nur ein sehr
schmales Intervall zugelassen (0.015 < C, < 0.3Pa~'ma™!), wobei die kleinen RMS-Werte
(griinen Kreuze und roter Punkt in Abb. 8.12(b)) fast konstant bei C; = 0.0225Pa~! ma~!
zu finden sind. Auffilig ist, dass es fiir den Fall eines angefrorenen Eiskorpers (Cj, = 0) keine
gute Anpassung gibt. Hier ist anzumerken, dass die Variationen des RMS-Fehlers von ¢ sehr
gering sind.
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Abbildung 8.12: Verteilung der RMS-Fehler von (a) v und (b) ¢ im tuning-Parameterraum fiir
das Gleitgesetz vom Typ 3. Die Farbe zeigt den RMS-Fehler an. Die griinen Kreuze kennzeichnen
die fiinf kleinsten RMS-Fehler und der rote Punkt den minimalen RMS-Fehler.

Aus den Verteilungen und den geringen Variationen der RMS-Fehler von v und ¢ ist eine
Selektion einer eindeutigen Losung fiir C und Tgr|,—0 nicht moglich. Besonders korrelie-
ren die Orte der minimalen RMS-Werte von v und ¢ nicht im tuning-Parameterraum. Um
diesem Problem zu begegnen, wird der Giitewert J berechnet und im tuning-Parameterraum
dargestellt (Abb. 8.13). In der Verteilung von J im Raum ist ein Minimum ausgeprégt. Die mi-
nimalen Werte konzentrieren sich bei 0.015 < Cy < 0.030Pa~'ma~! und —0.88 < Tyt |.=0 <
—0.35°C. Festzuhalten ist, dass in dem Bereich der gut bewerteten Simulationen, der Fall eines
an der Basis angefrorenen Eiskorpers ausgeschlossen ist sowie dass die Eisoberseitentempera-
tur am Meeresspiegel und am Gipfel der Eiskappe von den gemessenen Klimawerten abweicht
(ca. —2.7°C am Meeresspiegel, siehe Kapitel 2.1.4); die Eistemperatur ist ca. 2°C wirmer.

Die Parameterkombinationen mit dem minimalem Giitewert von J = 20.6 wird ausgewahlt
(roter Punkt in Abb. 8.13; Cy, = 0.0225 Pa~! ma~! und Tt |,—0 = —0.7°C) und die Geschwin-
digkeitsanalyse detailliert in der Abbildung 8.14 gezeigt (im weiteren Text als tuning-Szenario
bezeichnet). Betrachet man die Streudiagramme von v und ¢ (Abb. 8.14(c) und (d)) sowie die
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Abbildung 8.13: Verteilung des Giitewertes J im tuning-Parameterraum fiir das Gleitgesetz vom
Typ3 und v = 4. Die Farbe zeigt die Giite J an. Die griinen Kreuze kennzeichnen die fiinf kleinsten
Giitewerte und der rote Punkt den minimalen Giitewert.

visualisierten Vektoren der Geschwindigkeiten (Abb. 8.14(b)), so ist eine gute Ubereinstim-
mung abzulesen. Durch die Wahl von v = 4 werden die Geschwindigkeiten in den hoheren
Lagen gut wiedergegeben. Wie bereits erldutert, hat die Wahl von v < 4 zur Folge, dass diese
deutlich iiberschéatzt werden. Dieser Effekt deutet darauf hin, dass die Eisbasis in den héheren
Lagen kalt ist.

Jedoch ist erkennbar, dass sowohl Gebiete mit {iberschétzter als auch unterschétzter si-
mulierter Eisoberseitengeschwindigkeit existieren. Im Bereich der nérdlichen und siidlichen
Eisscheide sind die Geschwindigkeitsbetrédge zu hoch. Die Geschwindigkeiten, die vom Sattel
zwischen den beiden Erhebungen des Arctowski Eisfeldes (zwischen MD 1 und MD 2) drainie-
ren sind auffillig zu niedrig. Vergleicht man die RMS-Werte, 72 und die mittlere Abweichung
von v und ¢ gegeniiber Szenario3 (Abb. 8.7 in Kap. 8.2.2) ist die aktualisierte Einstellung
und Modellstruktur als verbessert einzustufen. Der RMS-Wert von v ist ca. 2ma~! und von
¢ ca. 3° niedriger. Die optimierte Anpassung spiegelt sich auch in den hoheren 72 Werten
von v und ¢ wider, die auf eine hiohere lineare Abhéngigkeit hindeuten. Die gemittelte relative
Abweichung betrégt hier ca. £9 % und ist gleichférmig um null verteilt (Abb. 8.14(e) und (f)).

145



Hochwert (km)
Hochwert (km)

T T
410 415

420
(a) Rechtswert (km) (b) Rechtswert (km)
100 el b s b b g b Lo 1 5 1 g 360 1 1 ] i 1 1 ] ] 1 -
. -
90+ r=0.95 - { r=097 /
BD_L [ 340+ As=-0.45" —
70+ s { Ams=2.4s° -
o i 320 -
w 807 i I8 5 2 :
E s0- . - “E
E 40_- %o ® [ & 300 L
}m - - L E % -
- - - L]
] i I 280 = =
20 p - l ]
1l:}-- ,'/ 2 260 — =
) 0 L LY L L S T S P e e PPy ey e
0 10 20 30 40 50 &0 70 80 90 100 260 280 300 320 340 360
(C) 1""‘in-sil_l.L':ma- 1 ]' (d) ¢in—5ilu{ i }
10 IS (NN T W VT Yl N NN TR S T TN N W 100 TSR IS TN TN A N WY TR A TN (GO O N TN
Av=0.53 ma~’ I ]
8- RAMS=388ma - 2 1 -
o] = 30 "
v - = . -
< : |
6..- - = . - - -
2 =01 o8 e, :
5 - CELS F e 8
D 4 - - Ll g
=2 2 1 * i
[T - & 1 -
> 450 o
2 - > -
rppr—r (7 T i et e s v B2 00 2 A e B I
-40 =20 ] 20 40 0 10 20 30 40 50 &0 7O BO 90 100
(e) Vin-sits=Vsim(mMa™") (f) Vin_aiu(ma-")

Abbildung 8.14: Geschwindigkeitsanalyse des tuning-Szenarios (Cp = 0.0225Pa~!ma~t,
T |,=0 = —0.7°C, Gleitgesetz vom Typ 3 mit v = 4): (a) Temperaturrandbedingung und Eistopo-
graphie. (b) Vergleich von in-situ (schwarze Pfeile) und simulierten Eisoberseitengeschwindigkeiten
(gelbe Pfeile). Die schwarze diinne Linie zeigt den Verlauf der Eisscheide. (¢) Streudiagramm der
in-situ versus simulierten Eisoberseitengeschwindigkeiten. (d) Streudiagramm der Richtungen der
in-situ versus simulierten Eisoberseitengeschwindigkeiten. (e) Histogramm der Vergleichspunkte
versus Differenz der in-situ zu simulierten Geschwindigkeit. (f) Streudiagramm der relativen Ab-
weichung der simulierten zu in-situ Geschwindigkeiten.
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Zu diesem Szenario wird in Abbildung 8.15 das simulierte Geschwindigkeitsfeld an der Ei-
soberseite dargestellt. Analog zu Szenario 3 ist die Eisbewegung in der Né&he der topographi-
schen Kuppen und der Eisscheide klein, wihrend sie dem topographischen Gradienten folgend
zunimmt. Jedoch zeichnen sich hier deutlich die Auslassgletscher mit maximalen Geschwin-
digkeitswerten an der Eisoberseite von ca. 210ma~! ab. Dies ist auf die Beriicksichtigung des
basalen Gleitens in Kombination mit einer verbesserten Annahme der Eisklifththe zuriickzu-
fiihren. Die bereits im Bewegungsfeld schwach ausgeprigte nordwest-siidost Trennung bleibt
erhalten und teilt das Arctowski Eisfeld in zwei Drainagebecken. Aus Demonstrationsgriinden
sind auch hier in-situ Oberflichengeschwindigkeiten eingezeichnet und visualisieren eine gute
Ubereinstimmung (iiberlagerte farbkodierte Punkte in Abb. 8.15).
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Abbildung 8.15: Simuliertes Geschwindigkeitsfeld an der Eisoberseite des tuning-Szenarios
(Cpb =0.0225Pa*ma!, Ty, |,—0 = —0.7°C, Gleitgesetz vom Typ3 mit v = 4). Die schwarze
Linie umrandet das Modellgebiet; die iiberlagerten farbkodierten Punkte zeigen die in-situ Eisober-
seitengeschwindigkeiten. Hintergrundbild ist ein SPOT Mosaik von 2000 (©SPOT Image 2000).
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Kurzzusammenfassung

Mit den umfangreichen Parameterstudien im tuning-Verfahren konnten die freien Para-
meter Cp und Tg7 |.,—¢ auf einen Bereich festgelegt werden (Minimum von J bei C, =
0.0225Pa~'ma~! und Tt |,—0 = —0.7°C). Die Studien weisen darauf hin, dass basale Gleit-
prozesse fiir die Beschreibung der Fliefdynamik des Arctowski Eisfeldes nicht zu vernachlés-
sigen sind. Gleitprozesse unterhalb des Druckschmelzpunktes sind nur in einem kleinen Tem-
peraturbereich zulédssig (ca. 0.5°C). Fiir eine Beschreibung der Fliekdynamik werden Gleitge-
setze bevorzugt, welche das Gleiten iiber einen festen Untergrund parametrisieren. Analog zu
den Initialisierungsstudien deutet die Temperaturrandbedingung mit —0.7°C auf Meeresspie-
gelniveau auf einen polythermalen Eiskorper mit einem ausgedehnten Kalteisbereich hin. Die
Charakteristiken des simulierten Oberflichengeschwindigkeitsfeldes untermauern die Wahl der
Parameter: Einserseits gibt die Struktur die Einzugsbecken des Felsbettes wieder, andererseits
sind Auslassgletscher mit Geschwindigkeiten bis iiber 200ma~! deutlich ausgeprigt.

8.4 Validierung: Fliefdynamik der Haupteiskappe

Fiir die Validierung der Fliefdynamik wird eine Simulation mit den zuvor abgestimmten
tuning-Parametern (Cp = 0.0225Pa~tma~!, Tyt |,—o = —0.7°C, Gleitgesetz vom Typ 3 mit
v = 4) im Modellgebiet 2 durchgefiihrt (Verbund Bellingshausen Dome — Arctowski Eisfeld

Zentralteil; siehe auch Abb. 8.2). Die Experiment-Einstellung bleibt analog zum tuning-
Verfahren erhalten, jedoch wird die Geschwindigkeitsanalyse mit dem zweiten Teildatensatz
der in-situ Beobachtungen vorgenommen (Im Folgenden als Validierungsszenario bezeichnet).
Im tuning-Schritt wurde das nordwestliche Einzugsgebiet des Arctowski Eisfeldes betrachtet,
nun werden der Bellingshausen Dome und das nordwestliche Einzugsgebiet des Zentralteils
der Geschwindigkeitsanalyse unterzogen (Abb. 8.16). Dieses zeigt deutlich, dass die Wahl
der Parameter fiir den Bellingshausen Dome nicht reprisentativ ist (Abb. 8.16(a)). Hier sind
die Betridge der Eisoberseitengeschwindigkeiten signifikant zu hoch, im besonderen werden
die Diskrepanzen zu den Réndern des Domes grofser. Die Abweichungen sind im Bereich
Vin_situ < Pma ! des Streudiagramms (Abb. 8.16(c)) offensichtlich. Im kiistennahen Zentral-
teil hingegen werden die Betrége der simulierten Geschwindigkeiten tendenziell unterschéitzt
(Abb. 8.16(b)). Diese zu langsam fliefenden Zonen zeigt das Streudiagramm von v ab ca.
Vin—situ > 40ma~!. Im Bereich der Eisscheide passen die simulierten Geschwindigkeiten gut
mit den in-situ Geschwindigkeiten zusammen, lediglich zwei Vergleichspunkte oberhalb des
Usher Gletschers zeigen Abweichungen. Im Vergleich zum tuning-Szenario ist der RMS-Fehler
von v mit 9.08 ma~' doppelt so grof.

Im Streudiagramm der Richtung von ¢ sind drei deutliche Ausreiffer zu identifizieren, welche
in einen sehr hohen RMS-Fehler von ¢ miinden (RMS, = 66.96°). Diese reduzieren sich auf
Vergleichspunkte, die direkt auf der Eisscheide liegen (am Bellingshausen Dome zwei Punkte
bei ca. x = 402km und y = 3107 km; im Zentralteil bei ca. z = 433km und y = 3128 km).
Auf Eisscheiden haben die Fliefrichtungen generell eine divergente Struktur und sind von
Natur aus sehr sensitiv. Fiir die Ausreifser am Bellingshausen Dome und Zentralteil zeigen die
simulierten und in-situ Vektoren fast in entgegengesetzte Richtungen; die Eismassen fliefen in
andere Einzugsgebiete.
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Abbildung 8.16: Geschwindigkeitsanalyse des Validierungsszenarios: Vergleich von in-situ (schwar-
ze Pfeile) und simulierten Eisoberseitengeschwindigkeiten (gelbe Pfeile) am Bellingshausen Dome
(a) und Zentralteil (b). Die blaue diinne Linie zeigt den Verlauf der Kiiste und die schwarze diinne
Linie den Verlauf der Eisscheide. (c) Streudiagramm der in-situ versus simulierten Eisoberseitenge-
schwindigkeiten. (d) Streudiagramm der Richtungen der in-situ versus simulierten Eisoberseitenge-
schwindigkeiten. (e) Histogramm der Vergleichspunkte versus Differenz der in-situ zu simulierten
Geschwindigkeit. (f) Streudiagramm der relativen Abweichung der simulierten zu in-situ Geschwin-
digkeiten.



Kapitel 8 Ergebnisse der Fliefsdynamik von King George Island

Betrachtet man das simulierte Geschwindigkeitsfeld an der Oberfliche des Validierungssze-
narios, so werden die Diskrepanzen der simulierten und in-situ Betrdge der Eisoberseitenge-
schwindigkeiten offensichtlich (Abb. 8.17). Im nérdlichen Zentralteil wird ein Auslassgletscher
mit maximalen Geschwindigkeiten um 200ma~! abgebildet. Im nordwestlichen Bereich hin-
gegen sind diese nicht ausgeprigt. In den Bereichen der angedeuteten Auslassgletscher werden
maximale Geschwindigkeiten von 100ma~! erreicht, wobei teilweise eine Abnahme zur Kiiste
hin zu verzeichnen ist. An der Kiiste bewirkt die spannungsfreie Randbedingung in Kombi-
nation mit dem teilweise 90 m hohen Eiskliff eine Geschwindigkeit von > 100ma~!. Deutlich
zeichnen sich die Eisscheiden ab, welche die einzelnen Einzugsgebiete und Auslassgletscher ein-
grenzen. Das Stromungsmuster des Arctowski Eisfeldes ist wie gefordert, zum tuning-Szenario
erhalten geblieben.

Wie oben ausgefiihrt, soll das Validierungsverfahren entweder (i) eine fehlerhafte tuning-
Prozedur oder andererseits (ii) lokal variierende glaziologische Prozesse offenlegen. An die-
ser Stelle muss angemerkt werden, dass obwohl die in-situ Beobachtungen auf dem Arctow-
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Abbildung 8.17: Betrag des simulierten Geschwindigkeitsfeldes an der Eisoberseite des Validie-
rungsszenarios (C, = 0.0225Pa~'ma~!, Ty, |,—0 = —0.7°C, Gleitgesetz vom Typ3 mit v = 4).

Die iiberlagerten farbkodierten Punkte zeigen die in-situ Eisoberseitengeschwindigkeiten. Hinter-
grundbild ist ein SPOT Mosaik von 2000 (©SPOT Image 2000).
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8.4 Validierung: FlieRdynamik der Haupteiskappe

ski Eisfeld groftenteils wihrend der 2004/05er-Expedition und auf dem Zentralteil ab 2007
durchgefiihrt wurden, eine Beschleunigung der Eismassen als Antwort durch den beobachte-
ten Temperaturanstieg entlang der Antarktischen Halbinsel ausgeschlossen werden kann (siehe
Kapitel 4.2 und Abb. 4.8). Befasst man sich somit zunéchst mit der Annahme (i), so miisste
im tuning-Verfahren die Wahl der abgestimmten Paramter falsch sein. Es existiert jedoch
ein eindeutiges Minimum fiir den Giitewert J (siehe Abb. 8.13 und den folgenden Beschrei-
bungen im Kap. 8.3). Vernachléssigt man die niedrigen Variationen des RMS-Wertes von ¢
(Abb. 8.12(b)) und betrachtet nur die RMS-Werte von v (Abb. 8.12(a)), so sind weitere Lo-
sungen im tuning-Parameterraum mit RMS von v < 5ma~! zu akzeptieren. Im Vergleich zu
dem selektierten tuning-Szenario sind das im Wesentlichen zwei Moglichkeiten:

1. Ein im Vergleich wirmerer Eiskorper ohne basales Gleiten (Tt |,—0 > 0°C; C, = 0).

2. Ein im Vergleich kilterer Eiskérper mit verstirktem basalen Gleiten (75T |.—0 =~
—1.925°C, Cp ~ 0.0675Pa~! ma~1).

Erste Moglichkeit kann aus glaziologischer Sicht rein phdnomenologisch ausgeschlossen werden,
da ein temperierter Eiskorper ohne basales Gleiten als nicht realistisch einzustufen ist. Glazio-
logisch kann die zweite Moglichkeit nicht ausgeschlossen werden: Die Temperaturrandbedin-
gung reprasentiert einen kilteren Eiskorper mit einer Reduktion des Geschwindigkeitsbeitrages
der aus interner Deformation erbracht wird. Eine Verringerung der basalen Geschwindigkeit ist
jedoch nicht zwangsldufig mit der Temperaturrandbedingung der Eisoberseite verkniipft, da
diese an die Ausdehnung der temperierten Basis und (hier) mit dem Parameter Cj, gekoppelt
ist. Der Parameter Cj, im basalen Gleitgesetz ist proportional zur basalen Geschwindigkeit uy,
daher ist nur eine Aussage iiber eine Verstirkung oder Abschwéichung des Prozesses moglich,
jedoch kein Riickschluss auf die Magnitude der basalen Geschwindigkeit. Das basale Gleiten
kompensiert den reduzierten Betrag aus interner Deformation und es stellt sich das gleiche
Stromungsfeld an der Eisoberseite ein. Somit wird eine vergleichbare Anpassung an die in-
situ Beobachtungen erreicht. Fiir das tuning-Szenario betrigt das gemittelte Verhéltnis von
simulierter basaler Geschwindigkeit zu simulierter Oberflichengeschwindigkeit v,/vs = 0.27
und das Verhéltnis von temperierter basaler Fliche des Untersuchungsgebietes zur Fléche
der gesamten Eisbasis A;/A; = 67 %. Das im Punkt (2) skizzierte Szenario hat Werte von
vp/vs = 0.35 und A;/A; = 35%. Die gemittelten Werte beider Szenarien von vj,/vs sind
fiir polythermale Gletscher durchaus {iblich (z. B. Paterson, 1994). Setzt man diese jedoch in
Bezug zur Ausdehnung der temperierten Basis, ist das kéiltere Szenario als unrealistischer ein-
zustufen. Ebenso sprechen die Indizien der Feldmessungen fiir einen groftenteils temperierten
Eiskorper (Kap. 5), somit wird hier ein wirmerer Eiskorper favorisiert.

Die Anpassung der tuning-Parameter wird als validiert erklart und der Hypothese (ii) ge-
folgt. In diesem Fall fithren rdumlich variierende glaziologische Prozesse zu den offengelegten
Diskrepanzen und miissen in der Beschreibung der glaziologischen Prozesse und Experiment-
Konstruktion beriicksichtigt werden. Die Behandlung dieser Prozesse zur Steigerung der Kom-
plexitiat der Modellstruktur ist Bestandteil des nichsten Kapitels 8.5.

Kurzzusammenfassung

Die Validierung der Dynamik der Haupteiskappe offenbart, dass signifkante Diskrepanzen zwi-
schen simulierter und gemessenen Eisoberseitengeschwindigkeiten bestehen. Die Geschwindig-
keiten am Bellingshausen Dome werden numerisch zu hoch berechnet. Im Zentralteil ist die
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Kapitel 8 Ergebnisse der Fliefsdynamik von King George Island

simulierte Bewegung in den héheren Lagen giiltig, wobei die Verldufe von Eisscheiden nicht
exakt wiedergegeben werden. Eine Wiedergabe der Dynamik von Auslassgletschern im nord-
westlichen Zentralteil bewirkt moglicherweise eine Unterschidtzung der simulierten Eisobersei-
tengeschwindigkeiten. Da andere mogliche Einstellungen der tuning-Parameter glaziologisch
interpretiert und ausgeschlossen werden konnen, wird die ungeniigende Ubereinstimmung auf
rdumlich variierende Prozesse zuriickgefiihrt.

8.5 Komplexitdt: Fliefdynamik unter Beriicksichtigung raumlich
variabler Parameter

Mit der Steigerung der Komplexitdt des Modells werden rédumlich variierende Vorgaben ge-
troffen, um die realen glaziologischen Prozese ndherungsweise zu beschreiben. Hierzu miissen
zunéchst die mafgebenden Prozesse fiir die Diskrepanzen definiert und deren Beschreibung im
Modell modifiziert werden. Die Simulationen im Validierungsverfahren decken im Wesentlichen
drei Gebiete auf, deren Stromungsfeld nicht geniigend wiedergegeben ist:

1. Die Betrége der simulierten Geschwindigkeiten am Bellingshausen Dome sind signifikant
zu hoch.

2. Eine fehlende Ausprigung der Auslassgletscher im nordwestlichen Bereich des Zentral-
teils.

3. Mit Punkt 2. geht moglicherweise die Unterschitzung der gemessenen Fliefgeschwindig-
keiten in den unteren Lagen des Zentralteils einher.

Zunichst wird eine rdumliche Variation der Temperatur an der Eisoberseite ausgeschlossen:
Zwischen der gemessenen 2m-Jahresmitteltemperatur der Luft auf der Fildes Halbinsel und
der Admiralty Bay gibt es einen Unterschied; die Admiralty Bay ist in etwa 0.7° wéirmer (ge-
messen an der brasilianischen Forschungsstation Ferraz®, Keller Halbinsel). Allerdings ist das
auf Foehneffekte in der Admiralty Bay zuriickzufiihren, fiir eine Ubertragung dieser raumli-
chen Anderung der Temperatur auf die Gebiete des Arctowski Eisfeldes und des Zentralteils
gibt es keine Anhaltspunkte (Braun, 2001).

Um Annahmen iiber eine Anderung der glaziolgischen Prozesse in diesen Regionen zu tref-
fen, werden die GPR- und DGPS-Kartierungen und die daraus resultierenden Kenntnisse iiber
diese Gebiete herangezogen. Wie in Kapitel 5 erlautert, unterscheidet sich der Bellingshausen
Dome im Hinblick auf seine interne Struktur, Dynamik und Eistemperatur drastisch von der
Haupteiskappe. Der abgeleitete kalte Status ist auf die Abwesenheit einer Wassertafel und
Zonen hoher Radar-Riickstreuung zuriickgefithrt worden. Ferner legen die gemessenen Kis-
oberseitengeschwindigkeiten den Schluss nahe, dass der kalte Eiskorper nicht an der Basis
gleitet. Aus diesem Grund wird der Paramter Cj, im basalen Gleitgesetz auf null reduziert
(Cp =0).

Betrachtet man die Felsbetttopographie (Abb. 4.3), so ist offensichtlich, dass im nordwest-
lichen Kiistenbereich des Zentralteils im Vergleich zum Arctowski Eisfeld grofle eingegrenzte
Gebiete unterhalb des Meeresspiegels liegen. In diesen Regionen der groften Auslass- und Gezei-
tengletscher iiben gegeniiber gegriindeten Zonen andere glaziologische Prozesse einen Einfluss
auf das Fliefregime aus (siehe auch Kap. 2.2.1 und 5). Wie bereits ausgefiihrt, unterscheidet

*http://antartica.cptec.inpe.br/ rantar/weatherdata.shtml, Abgerufen: Okt. 2010.

152



8.5 Komplexitét: Fliebdynamik unter Berticksichtigung rdumlich variabler Parameter

sich die Dynamik der Gezeitengletscher zu gegriindeten Eismassen signifikant, z. B. spielt das
basale Gleiten eine entscheidende Rolle. Die Parametrisierung des basalen Gleitens ist hier
unabhingig von der effektiven Normalspannung N (¢ = 0). Weiterhin kann eine verénderte
Beschreibung der basalen Eigenschaften durch die Geologie begriindet werden. Der Ubergang
der gegriindeten Eismassen oberhalb des Meeresspiegleniveaus zu denen unterhalb ist in et-
wa die Grenze der grofen geologischen Einheiten des Barton Horstes und des Fildes Blockes
(Abb. 2.2); insbesondere im Zentralteil. Beschreibung des basalen Gleitens in diesen Gebieten
ist somit gerechtfertigt und konsequent. Bei diesen Simulationen werden die Gebiete unter-
halb des Meerespiegels mit der Gleitgesetz-Parametrisierung vom Typ4 behandelt, welches
iiblicherweise fiir die Beschreibung von Auslass- und Gezeitengletschern herangezogen wird
(z. B. MacAyeal, 1993; Pattyn et al., 2008). Analog zu den Literaturwerten (Tab. 8.3) wird
der Paramter Cj um eine Grofenordnung auf Cp = 0.002Pa~! ma~! herabgesetzt. Fiir die
iibrigen Gebiete werden wie gehabt die abgestimmten tuning-Parameter verwendet und sind
daher nicht noch einmal aufgefiihrt.

Die resultierende Geschwindigkeitsanalyse dieser ausgefiithrten Simulation ist in Abbil-
dung 8.18 dargestellt, jedoch fiir alle 78 Vergleichspunkte. Deutlich zu erkennen ist, dass
die Analyse eine gute Ubereinstimmung der Betrige der in-situ und simulierten Eisobersei-
tengeschwindigkeiten liefert (Abb. 8.18(a) und (b)). Mit berechneten Werten von 72 = 0.96,
RMS= 4.50ma ! und einer mittleren Abweichung von Awv,, = 0.09ma ! von v ist die-
ses Ergebnis als sehr zufriendenstellend einzustufen. Die hohen relativen Abweichungen von
v mit bis zu 50% sind auf die Vergleichspunkte am Bellingshausen Dome zuriickzufiihren
(Abb. 8.18(e)). Hier liegen die Betrige der gemessenen und simulierten Geschwindigkeiten im
Bereich von 1ma~!. Somit sind die relativen Abweichungen von Natur aus groR. Fiir das Arc-
towski Eisfeld und den Zentralteil liegt die gemittelte relative Abweichung bei p = +12 %; fiir
den Bellingshausen Dome liegt die gemittelte relative Abweichung aufgrund der sehr kleinen
Geschwindigkeiten weit oberhalb von p = +£100%.

Die zuvor im Zetralteil numerisch zu niedrig berechneten Werte von v sind nun deutlich
erhoht. Lediglich der Vergleichspunkt mit dem maximal gemessenen Betrag der Eisobersei-
tengeschwindigkeit zeigt eine signifikante Abweichung von viy_gitu — Usim ~ 17ma~!. Mit der
optimierten Beschreibung des basalen Gleitens in den Zonen der Auslassgletscher geht jedoch
auch ein Anstieg der Geschwindigkeitsbetrige der Auslassgletscher auf dem Arctowski Eisfeld
einher. Im besonderen Mafe ist hier der siidwestlichste Bereich der Auslassgletscher betroffen,
da dieser ein Gebiet unterhalb des Meeresspiegels einnimmt (vgl. Abb. 4.3).

Fiir die Richtungen der Geschwindigkeiten ¢ sind weiterhin die drei Ausreiffer zu identifi-
zieren (Abb 8.18(c)). Diese lassen sich wie gehabt auf die als richtungssensibel einzustufenden
Bereiche in umittelbarer Néhe der Eisscheide eingrenzen. Nimmt man die drei Werte aus der
Berechnung von 72, RMS und A¢ von ¢ aus, so ergeben sich plausiblere Werte von 72 = 0.98,
RMS—6.69° und A¢ = —1.19°.
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Abbildung 8.18: Geschwindigkeitsanalyse der Simulation unter Beriicksichtigung rdumlich va-
riabler Parameter (Details siehe Text): (a) Vergleich von in-situ (schwarze Pfeile) und simulier-
ten Eisoberseitengeschwindigkeiten (gelbe Pfeile). Die schwarze diinne Linie zeigt den Verlauf der
Eisscheide. (b) Streudiagramm der in-situ versus simulierten Eisoberseitengeschwindigkeiten. (c)
Streudiagramm der Richtungen der in-situ versus simulierten Eisoberseitengeschwindigkeiten. (d)
Histogramm der Vergleichspunkte versus Differenz der in-situ zu simulierten Geschwindigkeit. (e)
Streudiagramm der relativen Abweichung der simulierten zu in-situ Geschwindigkeiten.



8.5 Komplexitét: Fliebdynamik unter Berticksichtigung rdumlich variabler Parameter

Der Betrag des Geschwindigkeitsfeldes dieser Simulation ist in der Abbildung 8.19 darge-
stellt. Im Vergleich zum Validierungsszenario treten markant die Auslassgletscher im Zentral-
teil hervor. Beginnend von Siidwesten sind die Maximumgeschwindigkeiten der sechs grofen
Auslassgletscher an der Eisoberseite (1) 190, (2) 220, (3) 228, (4) 239, (5) 281 und (6)
300ma~!. Diese hohen Gechwindigkeiten liegen durchaus in einem akzeptablen Bereich fiir
Auslass- und Gezeitengletscher (Paterson, 1994). Noble (1965) hat z. B. in der Admiralty Bay
die FlieRgeschwindigkeit eines Gezeitengletschers gemessen und einen Wert von 365ma~!
erhalten. Analog zu den Abbildungen zuvor sind die Betrdge der in-situ Geschwindigkeiten
farbkodiert iiberlagert und verdeutlichen visuell eine gute Ubereinstimmung, insbesondere die
Optimierung der Fliekbewegung im Zentralteil. Dieses Verhalten zeigt eindrucksvoll die grofe
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Abbildung 8.19: Betrag des simulierten Geschwindigkeitsfeldes an der Eisoberseite auf der
Haupteiskappe unter Beriicksichtigung raumlich variabler Parameter (Details siehe Text). Die Zah-
len (1) bis (6) indizieren die groRen Auslassgletscher; die iiberlagerten farbkodierten Punkte zei-
gen die in-situ Eisoberseitengeschwindigkeiten. Hintergrundbild ist ein SPOT Mosaik von 2000
(©SPOT Image 2000).
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Kapitel 8 Ergebnisse der Fliefsdynamik von King George Island

Bedeutung von Auslassgletschern fiir die Dynamik der Eiskappe. Ferner ist das Stromungs-
muster in den oberen Lagen wie gefordert erhalten geblieben. Eine weitere Auffilligkeit ist die
Ausprigung von Eisscheiden mit kleinen Geschwindigkeitsbetriigen (< 20ma~!), welche die
Einzugsgebiete voneinander trennen. Die Reproduktion der kleinen Geschwindigkeitsbetréige
am Bellingshausen Dome ist ebenfalls zu sehen.

Die deutlich diagnostizierten Drainagegebiete stehen im engen Zusammenhang mit den ba-
salen Geschwindigkeiten (Abb. 8.20). Die Gebiete der maximalen Geschwindigkeiten koinzi-
dieren mit den grofen Auslassgletschern im Stromungsfeld an der Eisoberseite. Fiir die sechs
Zonen erreichen die maximalen basalen Geschwindigkeiten in etwa (1) 150, (2) 150, (3) 190,
(4) 200, (5) 240 und (6) 250ma~!. Das Verhiltnis der basalen zur Eisoberseitengeschwin-
digkeit vp/vs ist hier nahe bei eins. Dies bedeutet, dass die Fliebewegung in diesen Zonen
fast ausschlieflich durch basales Gleiten getrieben ist. Fiir das gesamte Untersuchungsgebiet
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Abbildung 8.20: Betrag des simulierten basalen Geschwindigkeitsfeldes auf der Haupteiskappe
unter Beriicksichtigung rdumlich variabler Parameter (Details siehe Text). Die Zahlen (1) bis (6)
indizieren die groBen Auslassgletscher. Hintergrundbild ist ein SPOT Mosaik von 2000 (©SPOT
Image 2000).
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8.5 Komplexitét: Fliebdynamik unter Berticksichtigung rdumlich variabler Parameter

betrégt das gemittelte Verhéltnis vy/vs ca. 0.4. Gegeniiber den Literaturwerten von ca. 0.3
fiir polythermale Gletscher (Paterson, 1994) ist dieser Wert leicht erhoht, ldsst sich jedoch
durch die hohen basalen Geschwindigkeiten in den Gebieten der Auslassgletscher erldren. Im
Muster der basalen Geschwindigkeit zeichnen sich ebenfalls die Eisscheiden mit Werten um
Oma~! ab. Zwischen den Zonen deutlich erhéhter basaler Geschwindigkeit und den Eisschei-
denbereichen zeigt das basale Geschwindigkeitsfeld eine unregelméfige Struktur. Auffillig sind
dabei kleinskalige Gebiete erhdhter Geschwindigkeit mit ca. 60 ma~!. Moglicherweise ist gera-
de eines dieser Gebiete Ursache fiir die leicht erhohten simulierten Geschwindigkeiten an den
Vergleichspunkten oberhalb des Usher Gletschers (bei ca. x = 417km und y = 3119km).

In der Abbildung 8.21 sind die zugehdrigen Flieklinien zu dieser Simulation abgebildet. Die
Verdichtung der Fliefslinien verdeutlicht den Eismassentransport und die damit verbundenen
sechs grofsen Auslassgletscher. Entlang eines Schnittes der orange hervorgehobenen Flieflinie
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Abbildung 8.21: FlieRlinien des simulierten Geschwindigkeitsfeldes (rot) beginnend an der zen-
tralen Eisscheide (schwarze Kreuze) und Isolinien der FlieRgeschwindigkeit in ma~! (blau). Der
Isolinienabstand der Geschwindigkeit betrigt 50 ma~!. Entlang eines Schnittes der orangen FlieRli-
ne werden im weiteren Text exemplarisch das Geschwindigkeits- und das Temperaturfeld dargestellt.
Hintergrundbild ist ein SPOT Mosaik von 2000 (©SPOT Image 2000).
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Kapitel 8 Ergebnisse der Fliefsdynamik von King George Island

ist der Betrag des Geschwindigkeitsfeldes sowie das Verhéltnis der basalen Geschwindigkeit
zur Oberflichengeschwindigkeit v, /v in der Abbildung 8.22 graphisch dargestellt. Beginnend
von der Eisscheide bei 2 = Om ist der Betrag der basalen Geschwindigkeit 0m a~! und erreicht
an der Eisfront einen Wert von ca. 210ma~! (Graph oben in Abb. 8.22). Deutlich zu sehen
ist der Anstieg der basalen Geschwindigkeit mit zunehmender Distanz von der Eisscheide. Bei
z = 6000m nimmt die Geschwindigkeit dann rapide zu, qualitativ analog zu den idealisiert
berechneteten Verldufen (Abb. 8.10(a)). Gut zu erkennen ist, dass das Verhéltnis v,/vs an-
tikorreliert ist mit der lokalen Eisméchtigkeit, insbesondere bei 2000 < x < 2200m. Dieser
Effekt ist durch die effektive Normalspannung N, = g; g H (Gl. 6.21) zu erkliren, die in die-
ser Zone im Vergleich zur Umgebung reduziert ist. An der Eisfront ist das Verhéltnis v /v
schlieflich eins. Des Weiteren zeigt der Schnitt entlang der Flieklinie das typische parabolische
Fliekverhalten von Eis (Paterson, 1994).
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Abbildung 8.22: Betrag des simulierten Geschwindigkeitsfeldes entlang eines Schnittes einer FlieR-
linie auf dem Arctowski Eisfeld (unten und oben) und Verhaltnis der basalen Geschwindigkeit zur
Oberflichengeschwindigkeit vy, /vs (mitte). Der Verlauf der FlieBlinie ist in Abbildung 8.21 einge-
zeichnet.
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8.5 Komplexitét: Fliebdynamik unter Berticksichtigung rdumlich variabler Parameter

Das basale Geschwindigkeitsfeld ist eng verkniipft mit dem basalen Temperaturfeld. Fiir
diese Simulation ist das numerisch berechnete basale Temperaturfeld in der Abbildung 8.23
dargestellt. Markant ist die rdumliche Ausdehnung der temperierten Basis (die gestrichelte
schwarze Linie markiert die CTS). Das Verhéltnis der temperierten basalen Fliche zur ge-
samten basalen Fldche betragt A;/A; = 69 %. Festzuhalten bleibt hier, dass die Basis des
Bellingshausen Dome ebenfalls nahezu durchweg temperiert ist. Bei dieser Simulation wurde
das basale Gleiten kiinstlich aus der Kenntnis eines kalten Eiskdrpers heraus eingeschrinkt.
Fiir weitere Studien kann eine Beriicksichtigung der gemessenen Temperaturinversion in der
Randbedingung diese manuelle Optimierung regulieren.

Insgesamt sind die Variationen des basalen Temperaturfeldes im Bereich von 270 < T <
273.15K sehr gering. Die per Definition kalten Bereiche erstrecken sich hier groftenteils auf
die Regionen der Eisscheiden; die kiltesten Bereiche konzentrieren sich wiederum auf die to-
pographisch hiochsten Lagen des Felsbettes (siehe auch Abb. 4.3). Da die basale Temperatur
den Einsatz der basalen Geschwindigkeit reguliert, sind die niedrigen bzw. keine basalen Ge-
schwindigkeiten hier zu erkléren.

Fiir den oben bereits eingefiihrten Schnitt entlang der Flieflinie wird hier analog das Tem-
peraturfeld exemplarisch gezeigt (Abb. 8.24). Das Erscheinungsbild der Temperatur gibt gut
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Abbildung 8.23: Simuliertes basales Temperaturfeld auf der Haupteiskappe. Die gestrichelte Linie
markiert die CTS (273.15 K-Isotherme). Hintergrundbild ist ein SPOT Mosaik von 2000 (©SPOT
Image 2000).
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die polythermale Struktur der Eiskappe wieder (schwarze gestrichelte Linie zeigt die CTS).
Die CTS setzt auf diesem exemplarischen Profil in einem Hdohenbereich von ca. 300 m und
bei x = 2200m ein. Die Dicke der temperierten Schicht nimmt zunéchst zu und erreicht ein
Maximum von etwa 50-75m (ca. 15 % der vertikalen Eissdule).
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Abbildung 8.24: Simuliertes Temperaturfeld entlang eines Schnittes einer Flieflinie auf dem Arc-
towski Eisfeld. Die gestrichelte Linie markiert die CTS (273.15 K-Isotherme). Der Verlauf der FlieR-
linie ist in Abbildung 8.21 eingezeichnet.

In der Abbildung 8.25 ist die relative Dicke (d. h. lokale Dicke der temperierten Schicht im
Verhiltnis zur lokalen Eisméchtigkeit) im Untersuchungsgebiet aufgetragen. Auffillig ist zu-
néchst die relativ méchtige temperierte Schicht in unmittelbarer Kiistenndhe; mit Werten bei
ca. 50 %. In den inneren Bereichen liegen die relativen Dicken zwischen 0 15 %, an kleinen ein-
zelnen Orten auch dariiber. Tendenziell nimmt die Dicke der temperierten Schicht vom Inneren
der Eiskappe aus gesehen stromabwiirts (zur Eisfront hin) typischerweise allméhlich zu. Dieses
Verhalten ist im besonderen auf dem Arctowski Eisfeld zu erkennen. Im Zentralteil ist dieser
Trend ca. 1 2km vor der Kiiste durch einen Abfall der temperierten Schicht charakterisiert. Ei-
ne plausible Erklarung hierfiir liegt vermutlich in der Zunahme der basalen Geschwindigkeiten
in diesen Zonen, was zu verstirkter Advektion von kaltem Kis nach unten fithrt und dadurch
die temperierte Schicht zuriickdréngt. Des Weiteren ist der Beitrag von Wérme durch interne
Deformation reduziert, da der Eiskdrper nahezu reibungsfrei gleitet. Allerdings muss mit er-
héhter Reibungswirme gerechnet werden. Diese Abnahme des temperierten Eisvolumens mit
niederviskosen Eigenschaften wirkt jedoch den erhohten Geschwindigkeiten entgegen. Dieses
Ergebnis ist insofern interessant, da es zeigt, dass basales Gleiten als Effekt eines zumindest an
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8.5 Komplexitét: Fliebdynamik unter Berticksichtigung rdumlich variabler Parameter

der Basis temperierten Gletschers der Temperiertheit entgegenwirkt. Das gemittelte Volumen
des temperierten Anteils im gesamten Eiskorper betrigt in etwa 10 %.
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Abbildung 8.25: Relative Dicke der temperierten Schicht. Hintergrundbild ist ein SPOT Mosaik
von 2000 (©SPOT Image 2000).

Kurzzusammenfassung

Unter Beriicksichtigung rdumlich variabler Parameter kann eine akzeptable Ndherungslosung
der realen Verhéltnisse (d.h. Geschwindigkeits- und Temperaturfeld) der Haupteiskappe von
King George Island angegeben werden. Die Einfithrung der rédumlichen Parameter ist nicht
willkiirlich gewéhlt, sondern fufst auf glaziologischen Erkenntnissen und Hypothesen. Eine we-
sentliche Verbesserung der Simulationsergebnisse im Vergleich zum Validierungsszenario in
Hinblick auf die Reproduktion des Fliefmusters von Auslassgletschern und Anpassung an in-
situ Eisoberseitengeschwindigkeiten im Zentralteil konnte durch die Beriicksichtigung mariner
Eismassen und deren Dynamik erzielt werden. Das Simulationsergebnis gibt grofe Auslass-
Gezeitengletscher mit Geschwindigkeiten bis zu 300ma~! und deren Einzugsgebiete (einge-
grenzt durch die Eisscheiden) wieder. Die polythermale Struktur bleibt wie gehabt erhalten,
mit einem Anteil von 10 % des temperierten Eises im Eis.
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Kapitel 9
Diskussion der FlieRdynamik

Um eine Ndherungslosung der realen glazialen Verhéltnisse der Haupteiskappe von King Ge-
orge Island (KGI) anzugeben, sind umfangreiche Parameterstudien statistisch ausgewertet
worden sowie glaziologische Aspekte bei der Bewertung und Optimierung eingeflossen. Durch
die sukzessive, kombinierte Nutzung der methodischen Verfahren und glaziologischer Basis-
daten kann die Dynamik und das Temperaturregime dieser subpolaren Fiskappe umfassend,
detailliert und quantitativ beschrieben werden.

Das resultierende Flieftgeschwindigkeitsfeld weist die typischen Charakteristiken von gegriin-
deten Eismassen auf: Auslassgletscher mit Geschwindigkeiten bis zu 300ma~!; Eisscheiden
mit Geschwindigkeiten von 0-20ma~!. Es wird deutlich, dass die Beriicksichtigung unter-
schiedlicher Gletschergleit-Mechanismen in der numerischen Berechnung notwendig ist, um
ein realistisches Fliefifeld an der Eisoberseite zu bestimmen. Die temperierte zentrale Eisbasis
verlangt einen Gleitmechanismus iiber einen festen Felsuntergrund (p = 3,q = 2) wohinge-
gen die Auslassgletscher ein Till-Gleitgesetz (p = 1,q = 0) fordern. Die Parametrisierung
der basalen Geschwindigkeit der Auslassgletscher mit einem Till-Gleitgesetz korreliert mit
den beobachteten Sedimentstromen aus den charakteristischen Drainagebecken der Felsbett-
topographie ins Meer (siehe auch Abb. 2.5 und 4.3). Diese Beriicksichtigung unterschiedlicher
basaler Prozesse hat eine entscheidende Wirkung auf das Stromungsmuster und zeigt deutlich,
dass dem Rechnung getragen werden muss.

Der Ubergang von partiellem Gleiten der gegriindeten Eismassen zu fast freiem lokalen
Gleiten der marinen Eismassen erscheint etwas drastisch. Durch die Nichtberiicksichtigung
von z. B. Entkopplungsprozessen durch Spalten wird bei den gezeigten Simulationen das basa-
le Geschwindigkeitsfeld im Bereich der Auslassgletscher moglicherweise etwas iiberschétzt. Es
ist zu vermuten, dass in diesem Bereich Entkopplungsprozesse durch Spalten das Fliefiregime
zu hoheren Geschwindigkeiten beeinflussen. Diese Prozesse konnen z.B. mit dem Verstér-
kungsfaktor E als weiteren tuning-Paramter parametrisiert werden. Folgt man jedoch der
Eisstromklassifizierung nach Winsborrow et al. (2010), so sind topographische Fokussierung
und Till-Gleiten zwei starke und favorisierte Mechanismen zur Bildung von Eisstromen. Inbe-
sondere Till-Gleiten fiihrt zu den hohen Geschwindigkeiten von Eisstromen. Beide Aspekte,
topographsiche Fokussierung und wassergesittigter, deformierbarer Untergrund sind durch
in-situ Beobachtungen zu begriinden.

Gegeniiber den Arbeiten von Breuer et al. (2006), Breuer (2007) und Riickamp (2006) kann
im Rahmen dieser Arbeit unter Einbezug weiterer bodengebundener und fluggestiitzter DGPS-
und GPR-Kartierungen das Modellgebiet erweitert werden; vom zentralen Bereich des Arc-
towski Eisfeldes auf den Zentralteil und die kiistennahen verspalteten Regionen des Arctowski
Eisfeldes und Zentralteils. Hinsichtlich des Korrelationskoeffizienten 72, des RMS-Fehlers und
der mittleren Abweichung Av der Eisoberseitengeschwindigkeit v ist eine verbesserte Model-
lierung des Fliekgeschwindigkeitsfeldes im Vergleich zu den fritheren Arbeiten erfolgt (vgl.
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Tabelle 9.1: Vergleich des Korrelationskoeffizienten r2, des RMS-Fehlers, der mittleren Abweichung
Av und der gemittelten relativen Abweichung 1 der Eisoberseitengeschwindigkeit v von verschie-
denen Arbeiten. Die Szenarienbezeichnung(1)—(4) dieser Arbeit bezieht sich auf die skizzierten
Schritte Initialisierung, Tuning, Validierung und Komplexitdt. Bei den Werten in der Klammer wur-
den die Vergleichspunkte am Bellingshausen Dome ausgenommen. Die Arbeit von Breuer (2007)
unterscheidet zwei basale Geitgesetze, diese werden hier mit Szenario (1) und (2) referenziert.

r2  RMS Av m

(ma™') (ma!) (%)
Szenario (1) dieser Arbeit  0.90 5.69 1.49 +14
Szenario (2) dieser Arbeit  0.95 3.88 0.53 +9
Szenario (3) dieser Arbeit  0.92 9.08 1.47 +45(18)
Szenario (4) dieser Arbeit  0.96 4.50 —0.09 +47(12)
Szenario (1) Breuer (2007) 0.61 9.23 0.16 +95
Szenario (2) Breuer (2007) 0.66 9.00 2.19 +21
Riickamp (2006) 0.66 10.53 2.59 +22

Tab. 9.1). Die Szenarien (1) und (2) dieser Arbeit und die Arbeiten von Breuer (2007) und
Riickamp (2006) basieren auf denselben Vergleichspunkten des Arctowski Eisfeldes; dabei ist
eine signifikante Verbesserung des r? und des RMS-Wertes ersichtlich.

Die Simulationen, die der Temperaturrandbedingung des Klimamodells folgt, liefern kei-
ne angemessenen Ergebnisse. Diese Problematik der unbekannten Eistemperaturrandbedin-
gung ist gegeniiber klassischen Kalteismodellen mit bekannter Randbedingung (sofern die
2m-Jahresmitteltemperatur der Luft gemessen ist) auf ablaufende Schmelz- und Gefrierpro-
zesse in der Firnschicht zuriickzufiihren (vgl. Kap. 2.2.4). Das abgeleitete Szenario mit einer
Temperatur des Eises von —0.7°C auf Meeresniveau und einem hypsometrischen Eistempe-
raturgradienten von —0.7°C100m~" ist ca. 2°C konstant wirmer als die gemessenen Luft-
temperaturen. Anschaulich wirkt die detektierte Wassertafel am Firn-Eis-Ubergang wie eine
konstante Wérmequelle. Konsequenterweise wére eine Implementierung eines zusétzlichen z-
abhéngigen Quellterms in die Wérmetransportgleichung moglich. Reeh (1991) hat eine em-
pirische Korrekturrelation fiir die Firnerwdrmung des Gronlidndischen Eisschildes aufgestellt,
welche die Bildungsrate von Uberlagerungseis durch Wiedergefrieren (superimposed ice) und
die Schmelzrate von FEis beriicksichtigt. Diese Effekte bleiben hier jedoch hypothetischer Na-
tur, da die ablaufenden Schmelz- und Gefrierprozesse in der Firnschicht nicht bekannt bzw.
untersucht worden sind.

Wie in Kapitel 2.2.3 erlautert, vernachlissigen die Modellstudien von Knap et al. (1996),
Barboza et al. (2004) und Brocq (2003) Spannungsterme in der Bewegungsgleichung, die
Temperaturabhéngigkeit der Viskositdt und nehmen einen temperierten bzw. isothermalen
Eiskorper an. Diese vereinfachten Szenarien fithren hier jedoch nicht zum Ergebnis. Basierend
auf den Initialisierungsstudien wird hier mit dem full-Stokes-Flieftmodell abgeleitet, dass ein
ausgedehnter Kalteisbereich mit einem hypsometrischen Eistemperaturgradienten zur adédqua-
ten Beschreibung der realen Verhiltnisse benotigt wird. Dieses Ergebnis ist ebenfalls kontrér
zu der Arbeit von Breuer (2007) die sich auf die These einer nahezu temperierten Eiskap-
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pe stiitzt: Mit Verwendung des COMBIS?S-Modells und einer Grenzhohe der 0°-Isotherme
(CTS) auf der Eisoberseite bei 400 ma.s.l. wird die Temperaturverteilung im Eis in der Ar-
beit von Breuer (2007) deutlich wiarmer berechnet. Unterhalb der Grenzhohe ist der Eiskorper
durchweg temperiert; oberhalb weist er einen kalten Kern auf (Eistemperatur am Gipfel ist
—1.75°C). Demgegeniiber steht die hier présentierte Simulation mit —0.7°C auf Meeresni-
veau und —5.25°C am Gipfel sowie einer relativ diinnen Schicht temperierten Eises an der
Eisbasis. Eine Grenzhohe der 0°-Isotherme (CTS) bei 400 ma.s.l. wiirde mit dem in der hier
vorliegenden Arbeit verwendeten full-Stokes-Fliefsmodell in Kombination mit den verwendeten
Rheologie-Parametrisierungen zu unrealistisch hohen Fliefigeschwindigkeiten fiihren. Fiir diese
signifikanten Unterschiede in der polythermalen Struktur aus Feldmessung und Modellierung
konnen drei mogliche Griinde geliefert werden:

1. Die Verwendung des full-Stokes-Fliefmodells und der Beriicksichtigung des vollen Span-
nungstensors: Um numerisch stabile Losungen zu erhalten, miissen im COMBIS?S-
Modell lokal teilweise Eisméchtigkeitsgradienten begrenzt werden. Da glaziales Eis auf
die Gravitationskraft mit Kriech- bzw. Fliefiverhalten reagiert, ist dieser Antrieb re-
duziert und wird durch einen wirmeren Eiskérper mit niederviskoseren Eigenschaften
kompensiert.

2. Die Kenntnis der neu erlangten Eisgeometrie im kiistennahen Bereich und der damit ver-
kniipften Mitmodellierung der grofen Auslassgletscher hat einen unmittelbaren Einfluss
auf das Stromungsfeld im zentralen Bereich der Eiskappe. Bei Breuer (2007) ist z. B. das
Geschwindigkeitsfeld der Eisoberseite im Ubergang der DGPS- und GPR-Messungen zu
den extrapolierten Geometriedaten teilweise durch ein Abbremsen charakterisiert (von
35 auf 25ma~!). Um diesen Effekt auszugleichen wird wirmeres Eis benétigt.

3. Die Simulationen bei Breuer (2007) wurden ohne ein statistisches Grundgeriist zur Mi-
nimierung der Parameterkombinationen durchgefiihrt. Die Validierung erfolgte durch
intuitive Anpassung ein kélterer Eiskérper wurde a priori nicht in Betracht gezogen.

Diese Revidierung der thermalen Struktur von einem nahezu temperierten Gletscher
(Scandinavian-Typ) zu einem in grofen Teilen kalten Eiskorper (Canadian-Typ, siehe auch
Abb. 2.4) ist von speziellem Interesse, da im Allgemeinen angenommen wird, dass die Eis-
kappen der SSI temperiert sind (z.B. Qin et al., 1994; Furdada et al., 1999; Benjumea et al.,
2003). Die polythermale Struktur hat nicht nur eine Auswirkung auf die Dynamik des Eises,
sondern ist von entscheidender Bedeutung fiir die Klimasensitivitdt eines Eiskorpers. Tempe-
rierte Gletscher werden als hochst sensitiv eingeschétzt, da die gesamte zugefiithrte Energie
zum Schmelzen von Eis aufgebraucht werden kann. Ist der Eiskorper jedoch polythermal wird
die zugefithrte Wiarme zuerst zum Erwéirmen genutzt.

Die Erkenntnis eines revidierten thermalen Regimes deckt sich mit den neuesten Studien
am Hurd- und Johnson-Gletscher (Livingston Island) von Molina et al. (2007), Navarro et al.
(2009) und Otero et al. (2010): Neuere Feldstudien und Auswertungen von GPR-Daten liefern
erste Indizien fiir einen kilteren Eiskorper. Mit numerischen Modellstudien zur Dynamik der
Eismassen wurde das Bild eines temperierten Eiskorpers schliefslich revidiert und ein kilte-
rer Eiskdrper postuliert. Mafigebend fiir die Revision in den oben genannten Studien ist die
Beriicksichtigung der Kalbungsmechanismen von Gezeitengletschern fiir die Flieltdynamik.

Auf KGI deuten die GPR-Kartierungen auf einen kalten Kern in den topographisch héheren
Lagen hin (Zonen niedriger Radar-Riickstreuung und detektierte Raymond-Bumps). Fiir die
topographisch unteren Lagen unterscheiden sich die Simulationsergebnisse allerdings von den
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GPR-Kartierungen die eine groftenteils temperierte Eiskappe indizieren. Auf Grund dieser
Indizien (grofe Zonen erhéhter Radar-Riickstreuung interpretiert als makroskopische Wasser-
einschliisse) schlussfolgern Blindow et al. (2010), dass der Eiskorper unterhalb von 400 m a.s.1.
temperiert ist. Fiir diese Unterschiede gibt es mehrere mdogliche Erkldrungen:

e Diese Unterschiede kénnten anzeigen, dass die Eiskappe aufgrund der starken Zunahme
der Oberflichenlufttemperatur entlang der Antarktischen Halbinsel wihrend des letzten
Jahrhunderts in einem Ubergangszustand ist. Das kann in diesem Gebiet zu einer Situa-
tion gefithrt haben, in der die gemessenen Firntemperaturen in den hoheren Lagen den
neueren warmen Zustand représentieren, die Eisdynamik jedoch durch eine Situation
aus fritheren kélteren Klimabedingungen getrieben ist.

e Die rdumliche Ausdehnung des temperierten Eises wird durch die Interpretationen der
GPR-Merkmale tiberschitzt. Nach Eisen et al. (2009) ist lediglich ein Riickschluss von
Radar-Riickstreuungsfreien Zonen auf kaltes Eis moglich. Die CTS verschwimmt in den
Zonen mittlerer und hoher Radar-Riickstreuung. In deren Studien lagen gemessene Ei-
stemperaturen von der Eisoberseite bis zur Eisbasis aus sieben Bohrléchern vor, um die
Radarsignale zu kalibrieren. Ein solcher Eistemperaturdatensatz liegt fiir KGI bislang
jedoch nicht vor.

e Der Ansatz zur Beschreibung der Rheologie von temperiertem Eis iiberschétzt die Weich-
heit des Eises. Die Parametrisierung des Fliefparameters A(W) basiert lediglich auf we-
nigen Eisproben eines alpinen Gletschers und ist nur bis zu einem Wassergehalt von
1% giiltig. Es werden somit weitere Studien von Eisproben, in diesem Fall von KGI,
bendtigt, um den Wassergehalt und den Einfluss auf die Eisrheologie zu bestimmen.

e Nach Rothlisberger (1972) und Shreve (1972) kann innerhalb eines Gletschers induziert
durch Schmelzwasser ein ausgedehntes Drainagenetzwerk von Kanélen und Hohlrdu-
men bestehen (Durchmesser ab Zentimeterbereich und grofer). In der Wintersaison ist
dieses Drainagesystem inaktiv (sogar zugefroren) wihrend es im Sommer die Schmelz-
wassermengen zur Eisbasis hintransportiert. In der Regel hat das Schmelzwasser eine
Verweilzeit von 1-2 Wochen im Netzwerk (Paterson, 1994). Mit diesen Prozessen kann
sich die Kapazitit des Systems nahezu instantan an die Anderungen des zur Verfiigung
stehenden Schmelzwassers anpassen.

Die GPR-Kartierungen auf King George Island wurden lediglich wihrend der Sommer-
monate (Schmelzsaison) durchgefithrt, somit ist zu vermuten, dass nur der Fall des was-
sergefiillten Zustandes des Drainagesystems abgebildet wird. Ein mogliches Indiz, dass
die Eiskappe wihrend der Wintermonate weniger Schmelzwasser aufnimmt, gibt Suckro
(2007) durch den Vergleich von aufgenommenen GPR-Messungen im Dezember 1997
und Messungen aufgenommen im Januar/Februar 2007 auf dem Arctowski Eisfeld: In
einem Héhenbereich von 300-400 m a.s.l. ist die Wassertafel zu Anfang der Schmelzsai-
son weniger bzw. nicht ausgepréigt, wohingegen am Ende der Schmelzsasion diese im
gesamten Untersuchungsgebiet detektiert wurde. Um diese These weiter zu untermau-
ern sind représentative Messungen fiir den Winterzustand notwendig sowie mdgliche
klimainduzierte Schmelzeffekte zu quantifizieren.

Nicht genau einzuordnen ist, ob die nachgewiesene Stationaritit und die gleichférmigen Be-
wegungsraten (keine saisonalen Schwankungen) im zentralen Bereich der Eiskappe besser in
das Bild eines kalten Eiskorpers passen.

166



Kapitel 10

Zusammenfassung und Ausblick

In der vorliegenden Arbeit wurde der gegenwértige glaziolgische Kenntnisstand der Eiskappe
von King George Island (KGI) dokumentiert und erweitert. Um ein umfassendes, detailliertes
Bild des momentanen Zustandes zu gewinnen, wurden verschiedene Methoden eingesetzt und
kombiniert. Die im ersten Teil der Arbeit demonstrierten Analysen basieren auf umfangrei-
chen in-situ Daten mehrerer Feldkampagnen, die im Wesentlichen zur Erstellung akkurater
digitaler Gelaindemodelle (DGM) der Felsbett- und Eisoberseitentopographie der Eiskappe
sowie der Ermittlung von prézisen Eisoberseitengeschwindigkeiten dienten. Der présentierte
Datensatz ist einzigartig fiir den Bereich der nordlichen Antarktischen Halbinsel; dieser wurde
im zweiten Teil der Arbeit fiir die Analyse von numerischen, diagnostischen Modellstudien
der Fliekdynamik der Eiskappe genutzt.

Im Gegensatz zu fritheren Arbeiten konnte hier ein flichenhaftes und grofirdumiges
DGM der Eisgeometrie von KGI mit Hilfe umfangreicher DGPS- und GPR-Messungen sowie
geeigneter Zusatzdaten erstellt werden. Im Besonderen wurden hier mit den fluggestiitzten
GPR-Kartierungen Gebiete im Felsbett aufgedeckt, die unterhalb des Meeresspiegels liegen.
Diese Erkenntnis wurde bei den numerischen Modellstudien beriicksichtigt, da sich die
Dynamik und Kopplungsprozesse mariner Eismassen gegeniiber gegriindeten Eismassen
deutlich unterscheidet. Hinsichtlich von GPR-Merkmalen wird die Haupteiskappe unterhalb
von 400ma.s.]l. als temperiert erkldrt; in den topographisch héheren Lagen kann ein kalter
Kern existieren. Randbereiche wie der Bellingshausen Dome gelten als kalt.

Hinsichtlich des beobachteten Temperaturanstieges entlang der Antarktischen Halbinsel
wird die Fiskappe von KGI aufgrund ihrer geographischen Lage und Gréfe als sensitiv
eingestuft. Dies steht im Einklang mit Ergebnissen dieser Arbeit: Es konnte gezeigt werden,
dass sich der bereits von 1956 bis 1995 dokumentierte Gletscherriickzug im Kiistenbereich sich
weiter fortgesetzt hat. Dariiber hinaus werden im Rahmen dieser Arbeit deutliche Beweise
fiir betrdchtliche Hohenabnahmen in den topographisch unteren Lagen erbracht; fiir die
zentralen topographsich héheren Bereiche ergaben die Analysen jedoch keine Fakten fiir eine
klimainduzierte Verédnderung.

Der Aufbau eines Netzwerkes an prézisen Eisobeseitengeschwindigkeiten ermdglicht ei-
ne Validierung der numerischen Simulationen. Weiterhin konnte mit sogenannten short-term
Messungen eine Beschleunigung der Geschwindigkeitsraten der Eiskappe als Antwort auf den
beobachteten Temperaturanstieg entlang der Antarktischen Halbinsel nicht nachgewiesen
werden; mit long-term Messungen konnen innerjdhrliche Schwankungen der Geschwindig-
keitsraten induziert z. B. durch Ubertragung des Sommer-Schmelzwassers zur Eisbasis ebenso
nicht nachgewiesen werden.
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Kapitel 10 Zusammentfassung und Ausblick

Fiir eine weiterfiihrende Betrachtung des glazialen Zustandes und der Fliekdynamik
wurde im Rahmen dieser Arbeit ein dreidimensionales, thermodynamisch-flielidynamisch,
gekoppeltes full-Stokes-Fliekmodell mit Hilfe des kommerziellen FE (Finite Elemente) Pro-
grammpaketes COMSOL Multiphysics© entwickelt. Die erfolgreiche Verifizierung erméoglicht
eine addquate Anwendung auf die kleinskalige, subpolare Eiskappe von KGI. Die durchge-
fiihrten umfangreichen numerischen Parameterstudien zur Flielsddynamik der Haupteiskappe
von KGI liefern drei Hauptergebnisse:

1. Um mehrere flielsddynamisch-thermodynamisch koexistente Losungen zu bewerten
und/oder auszuschliefen, muss ein statistisches Grundgeriist folgend dem vorgeschla-
genem tuning-Validierungsverfahren aufgebaut werden;

2. Die subglazialen, wassergesittigten Sedimente in den Gebieten der Auslass- und Ge-
zeitengletscher spielen eine wesentliche Rolle fiir die Fliefsddynamik. Um den dortigen
ablaufenden Prozessen Rechnung zu tragen, wird ein Till-Gleitgesetz bendétigt;

3. Gegeniiber fritheren Simulationsstudien wird der thermale Status revidiert und ein
polythermaler, signifikant kélterer Eiskorper postuliert (Scandinavian-Typ = Canadian-

Typ).

Die Interpretationen der Feldmessungen und der Modellstudien liefern kein einheitliches Bild
des thermalen Status der Eiskappe. Jedoch koinzidiert die postulierte Revidierung des ther-
malen Regimes mit unabhingigen Studien auf Livingston Island. Da durch die beobachtete
globale Erwirmung zu erwarten ist, dass der Anteil temperierten Eises in den Polarregionen
zunehmen wird, verlangen die Schluffolgerungen beziiglich der Temperaturregime weitere
Aufmerksamkeit insbesondere, da im Allgemeinen angenommen wird, dass die Eiskorper
der Siidshetland Inseln temperiert sind. Inwieweit die Revidierung eine Auswirkung auf die
Klimasensitivitdt hat, miissen zukiinftige prognostische Szenarien zeigen.

Da die Klimasensitivitit eines Gletschers entscheidend vom thermalen Regime abhéngt, ist es
notwendig, die ablaufenden Prozesse zu verstehen und zu parametrisieren. Einerseits betrifft
dies die Analyse und Interpretation von Felddaten, andererseits die Weiterentwicklung der
Handhabung von temperiertem Eis in numerischen Modellstudien. Um diesen Entwicklungs-
schritt zu vollziehen, ist der Einbezug und die Durchfithrung weiterer in-situ Messungen
notwendig.

Hinsichtlich des Temperaturregimes wire fiir die FEiskappe von KGI ein Temperatur-
Tiefen-Profil sehr aufschlussreich, nicht nur fiir einige zehner Meter bis zur Wassertafel,
sondern dariiber hinaus bis zum Felsbett. Solch eine Bohrung ist jedoch unmittelbar durch
die Wassertafel erschwert, da sich  sobald der Bohrer die Wassertafel erreicht das Bohrloch
aufgrund des hydraulischen Drucks mit Wasser fiillen wird. Es gibt jedoch (aufwendige)
Methoden, um diesem Problem zu begegnen (pers. Mitt. H. Meyer, AWI Potsdam).

An Hand eines Temperatur-Tiefen-Profils wire eine Kalibrierung der Radardaten und

somit eine Klassifizierung von kalten und temperierten Bereichen durchfiihrbar; aufbau-
end auf der vorgeschlagenen Methode von Eisen et al. (2009). Zusitzlich wiirde eine
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Stidwinter-Kampagne ein Abbild der internen Struktur des Winterzustandes liefern und
die Klassifizierung unterstiitzen. Des Weiteren wiirden in-situ gemessene Wassergehalte
z.B. aus der Bestimmung des Radar-Riickstreukoeffizienten einen Aufschluss {iber Rheo-
logieeigenschaften geben. Die Fliefeigenschaften von temperiertem Eis basieren auf der —
bislang einzigen — Studie von Lliboutry und Duval (1985). In-situ bestimmte Wassergehalte
zusammen mit Eisproben und Deformationstests kénnen somit einen Beitrag erbringen, die
Rheologieeigenschaften von temperiertem Eis umfassender zu quantifizieren.

In aktuellen Studien der numerischen Behandlung des Antarktischen FEisschildes riickt
die basale Hydrologie immer weiter in den Fokus (z.B. Pattyn, 2010). Analog wurde mit
den KGI-Modellstudien im Rahmen dieser Arbeit gezeigt, dass die basalen Prozesse einen
entscheidenden nicht zu vernachlissigenden Einfluss auf die FlieRdynamik ausiiben. Die
Erforschung dieser nur sehr schwer zugéinglich und bislang sehr begrenzt verstandenen
subglazialen Prozesse polarer Eismassen wird somit zunehmend ein wichtiger Bestandteil
sein. Die Wechselwirkungen zwischen Felsbett und des aufliegenden Eiskorpers kontrollieren
weitgehend dessen Dynamik und Evolution und gelten als Kernproblem numerischer Model-
lierung gegriindeter Eiskorper.

Um die oberflichennahen Schmelz- unf Gefrierprozesse in der Firnschicht zu parame-
trisieren, kann ein Oberflichen-Energie-Bilanz-Modell entwickelt werden. Dieses bendtigt
Schitzungen der Sommerschmelzraten, der Sonneneinstrahlung, der Wasserdrainage im
Firn und der Freisetzung von latenter Wiarme durch Gefrierprozesse. So ein Bilanz-Modell
kann entweder als Firnerwdrmungsterm in die Temperaturrandbedingung eingehen, oder als
weiterer Quellterm in der Wérmetransportgleichung.

Eine Implementierung der CTS-Phasengrenze in dem genutzten kommerziellen COM-
SOL Programmpaket wire mittels deformierbarer Gitterzellen (deformed mesh) mit sehr
hohem technischen Aufwand zu realisieren. Jedoch verspricht eine jlingst aufgestellte
Enthalpie-Gradienten-Methode (EGM) einen sehr eleganten und effizienten Weg dieses Pro-
blem zu umgehen (Aschwanden und Blatter, 2009). Die EGM ist in COMSOL Multiphysics©
bislang nur auf ein standardisiertes Problem hin erprobt worden, eine Ubertragung auf reale
dreidimensionale Geometrien erscheint sehr erfolgversprechend.

Der Scientific Committee on Antarctic Research (SCAR)-Leitfaden erklart die Model-
lierung der Eisdynamik als eine der aufstrebenden Felder in der Antarktischen Wissenschaft
fiir die Jahre 2011 bis 2016 und stellt heraus:

[...]|“Despite a century of scientific investigation of Antarctica and its surrounding
ocean, our knowledge of Antarctic processes and their role in the Earth System is
still in its infancy.”[...](SCAR Strategic Plan 2004-2010)

Sobald die mafigeblichen und glaziologischen Prozesse polythermaler/temperierter Eismassen
umfassend verstanden sind, kénnen mithilfe prognostischer Studien quantitative Aussagen der
Beitrige der Eismassen der SSI und Antarktischen Halbinsel zum Meeresspiegelanstieg getrof-
fen werden. Eine Validierung der prognostischen Studien mithilfe eines Langreitdatensatzes
von in-situ Beobachtungen ist fiir eine quantitative Aussage unerlésslich. Die hier prisentier-
ten Ergebnisse der DGPS- und GPR-Kartierungen haben somit nicht nur den Zweck einer
Bestandsaufnahme, sondern dienen als Referenz fiir eine zukiinftige Uberwachung (z. B. mit-
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tels in-situ Messungen oder satellitengestiitzter Fernerkundung (TerraSAR-X)) der Eiskappe
und ihrer Reaktion auf Klimaverdnderungen. Um aus diesen “Punktmessungen” (KGI und
Livingston Island) ein einheitliches Bild der Antarktsichen Halbinsel zu erlangen, ist eine
Ausweitung auf weitere ausgewihlte Gebiete notwendig. Eine Ausdehnung auf weitere Ge-
biete im Bereich der Antarktischen Halbinsel ist von besonderer Wichtigkeit, da bis jetzt die
zirkumpolaren Eiskappen in globale Schétzungen des eustatischen Meeresspiegelanstiegs nicht
wirklich integriert und quantitative in-situ Messungen nur sehr spérlich vorhanden sind.
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Abbildung A.1: Karte der Siidshetland Inseln (Quelle: Wikipedia?).

“http://de.wikipedia.org/wiki/Siidliche_Shetlandinseln, Abgerufen: Jan. 2011.
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Abbildung A.2: Karte von King George Island. Abbildung entnommen aus Braun (2001)
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Abbildung A.3: Karte der Admiralty Bay mit Ortsbezeichnungen und eingezeichneten Riickzugs-
gebieten von 1956-1995. Abbildung von M. Braun zur Verfiigung gestellt.
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Abbildung A.4: Karte des Martel Inlets mit Ortsbezeichnungen und eingezeichneten Riickzugsge-
bieten von 1956-1995. Abbildung von M. Braun zur Verfiigung gestellt.
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Abbildung A.5: Differentielles Radarinterferometrie-Geschwindigkeitsfeld (DInSAR) der Eiskap-
pe von KGI. NO-SW Komponente der EisflieBgeschwindigkeiten aus Interferometrie-Daten einer
absteigenden Satellitenbahn. Der Umrechnungsfaktor der Interferometrie-Geschwindigkeitswerte in
ma~! betrigt 3.65. In dem Streudiagramm sind die Geschwindigkeitsbetrige der in-situ Messun-
gen aus 2004 /05 gegeniiber den Interferometrie-Geschwindigkeitswerten dargestellt (Abbildung aus
(Moll und Braun, 2007).
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Abbildung A.6: Gletscherriickzugsgebiete von 1956-1995. Die gelben Gebiete zeigen einen Riick-
zug an, griin zeigt einen VorstoR. Abbildung entnommen Sim&es et al. (1999).
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Anhang B
Tabellen

Tabelle B.1: Uberblick der Feldkampagnen auf King George Island der Universitit Miinster in
Kooperation mit der Universitdt Bonn. Die Abkiirzungen der Messmethoden GPR, DGPS, V und
MB stehen fiir Ground Penetrating Radar, differentielles GPS, Eisoberseitengeschwindigkeit bzw.
Massenbilanz. Die Ortsabkiirzungen AE, ZT und BD stehen fiir Arctowski Eisfeld, Zentralteil bzw.

Bellingshausen Dome. Zur Lokalisation der Orte siehe Abbildung 2.1.

Expedition Messmethode Ort
1995/96 MB BD

1997/98 GPR, DGPS AE, BD
1999/00 DGPS, V, MB AE, BD
2004/05 DGPS, V AE, BD
2006/07 GPR, DGPS, V 7T, BD
2007/08 GPR, DGPS, V, MB AE, ZT, BD
2008/09 GPR, DGPS, V, MB AE, ZT, BD

In Kooperation/Unterstiitzung mit brasilianischen, chilenischen,

russischen und uruguayischen Partnern
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Tabelle B.2: Uberblick der statischen DGPS-Messungen zur Geschwindigkeitsbestimmung.

200

Exp. Festpunkte Zeitintervall
short-term long-term short-term long-term
1997/98 11 - 26d -
1999/00 17 - 10d -
2004/05 62 - 27d -
2006,/07 29 - 19d -
2007/08 - 29 - 352d
2008/09 24 11 27d 739d




Tabelle B.3: Gemessene Akkumulationsraten auf dem Arctowski Eisfeld (AE) und dem Zentralteil

(ZT).

Lokation Hdohe Hochwert Rechtswert Rate 2007/08 Rate 2008,/09
(ma.s.l.) (m) (m) mm w.e.a ! mm w.e.a !

AE 390 407960 3109903 3680 3184
AE 417 411115 3113378 4120 1639
AE 488 413435 3114183 3756 1854
AE 489 409943 3109065 3735 1574
AE 552 417684 3112117 3976 -
AE 268 417365 3112975 4839 2244
AE 612 416487 3117112 4634 2611
AE 622 412993 3110072 3994 -
AE 631 417211 3110483 4388 2133
AE 639 416510 3111509 5047 2590
7T 428 430003 3128004 3891 -
ZT 434 427999 3126000 3942 -
7T 454 425994 3124006 3361 -
ZT 515 427999 3123998 4178 -
7T 520 429999 3126000 4321 -
ZT 538 431995 3128000 3639 -
7T 561 432004 3125997 4180
7T 593 433998 3123996 4950 -
7T 594 429995 3124006 4157
7T 627 435005 3122994 4574 -
7T 652 431004 3120006 4288 -
7T 658 433002 3122994 4911
7T 691 433005 3120000 4279 -
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