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R.GREVE

20 Inlandeismodelle

1 Einleitung

Inlandeisschilde und Schelfeise machen den weitaus grofiten
Teil der irdischen Kryosphére, dem vereisten Teil des Klima-
systems, aus (vgl. Kap. 19, Abb. 19-1 und Tabelle 19-1). Unter
einem Inlandeisschild, auch kurz als Inlandeis oder als Eis-
schild bezeichnet, versteht man eine Eismasse von kontinen-
taler GroBe, deren Basis auf festem Land aufliegt und die sich
im Laufe von Jahrtausenden durch akkumulierten Schneefall
gebildet hat. Schelfeise sind mit einem Inlandeis verbundene,
jedoch im Ozean aufschwimmende Eismassen, die haupt-
sdchlich vom meerwirtigen Massenfluss des Inlandeises ge-
speist werden; sie existieren typischerweise in groien Buch-
ten eines von Inlandeis bedeckten Kontinentalschelfs. Des
Weiteren kommt Eis auf der Erde in Form von Gletschern
und kleineren Eiskappen, Meereis, Schnee und Grundeis
(Permafrost) vor.

Der bei weitem grofite einzelne Eiskorper auf der heutigen
Erde ist der antarktische Fisschild mit einem gesamten Eis-
volumen von 25,71 Mio. km?, einer eisbedeckten Fliche von
12,37 Mio.km? und einer mittleren Eisdicke von 2,1 km (ohne
Schelfeise), was einem Meeresspiegeldquivalent von 61,1 m
entspricht (CHURCH et al. 2001). Die anhéngenden Schelf-
eise haben zusammen genommen ein Volumen von 0,66 Mio. km?,
eine Flidche von 1,5 Mio. km?, eine mittlere Dicke von 0,44 km
(ALLISON et al.2001) und ein Meeresspiegeldquivalent von
Null, da sie bereits schwimmen und ein entsprechendes Was-
servolumen verdrangen. Weitere Extreme sind eine maxima-
le Hohe von 4,2 km tiber NN, Jahresmitteltemperaturen bis zu
-60 °C in der zentralen Ostantarktis und die tiefste jemals
gemessene Temperatur auf der Erdoberfldche von —89,2 °C
(21.07.1983) an der russischen Vostok-Station.

Im Vergleich dazu nimmt sich der gronléndische Eisschild als
zweiter groBer Eisschild auf der heutigen Erde relativ be-
scheiden aus. Sein Eisvolumen betriigt 2,85 Mio. km® bzw.
7,2 m Meeresspiegeldquivalent, und die vereiste Fldche ist
1,71 Mio. km?> (CHURCH et al. 2001). Aufgrund der
Abwesenheit von groen Buchten kalbt der Eisschild dort,
wo die Kiiste erreicht wird, direkt in den Ozean, nennens-
werte Schelfeise existieren nicht. Ein wichtiger Unterschied
zum antarktischen Eisschild besteht darin, dass aufgrund der
hoheren Oberfldchentemperaturen die randnahen und daher
tiefergelegenen Bereiche wihrend der Sommermonate in be-
trachtlichem Maf} Schmelzen an der Eisoberfliche zeigen,
sodass der gronldndische Eisschild wesentlich anfilliger fiir
einen moderaten Temperaturanstieg von einigen Grad ist,
welcher in der nahen Zukunft als Auswirkung des anthro-
pogen verstdrkten Treibhauseffektes zu erwarten ist.

In der Vergangenheit gab es auf der Erde Perioden mit
wesentlich ausgepréigterer Vereisung. Auf dem Hohepunkt

der letzten Eiszeit vor etwa 21000 Jahren bedeckten Eis-
schilde auch grof3e Teile von Nordamerika, die Européischen
Alpen, Nordeuropa, Sibirien und vielleicht Tibet. Zu dieser
Zeit betrug das gesamte Eisvolumen wahrscheinlich etwa
dreimal soviel wie heute, und entsprechend war der globale
Meeresspiegel im Mittel etwa 130 m erniedrigt, sodass Grof3-
britannien mit Kontinentaleuropa verbunden war und die
Beringstrale eine Landbriicke zwischen Ostsibirien und
Alaska bildete. Die Hauptursache fiir den Wechsel zwischen
eiszeitlichen und warmzeitlichen Klimazustdnden wird in
periodischen Schwankungen der Erdbahnparameter Exzen-
trizitdt, Achsneigung und Prizession gesehen, welche die
Verteilung der solaren Einstrahlung mit den Jahreszeiten und
der geographischen Breite beeinflussen und zusammen mit
zahlreichen positiven und negativen Riickkopplungen diese
Klimazyklen bewirken (MILANKOVIC-Theorie;siche dazu
Kapitel 5 im vorangegangenen Heft).

Fiir die Zukunft ist die Perspektive fiir die irdischen Eis-
schilde zwiespdltig. Auf der einen Seite liegt nach der
MILANKOVIC-Theorie das Maximum des Holozins (heu-
tige Warmzeit) bereits hinter uns und ein néchstes eiszeit-
liches Maximum konnte in vielleicht 25.000 Jahren eintreten.
Auf der anderen Seite besteht aufgrund des anthropogen
verstdrkten Treibhauseffektes die Aussicht auf einen deutli-
chen Riickgang der Vereisung in einem Zeitraum von 100 —
1.000 Jahren mit allen Problemen, die der damit verbundene
Meeresspiegelanstieg mit sich bringt.

2 Inlandeisschilde im Klimasystem

Inlandeisschilde stellen auf Zeitskalen von Jahrhunderten
und mehr einen wichtigen dynamischen Bestandteil des
Klimasystems dar. Wie man auch an alpinen Gletschern
eindrucksvoll beobachten kann, besitzt das Material Eis
aufgrund seiner besonderen hexagonalen Kristallstruktur
mit geringer Dichte deutlich ausgeprégte viskose Flief3-
eigenschaften. Ein Eisschild ist also nicht einfach ein starrer,
unbeweglicher Festkorper, der nur durch Schneefall und
Schmelzen in seiner Form gedndert werden kann, sondern
zerflieBt unter seinem eigenen Gewicht wie Honig auf einem
Friihstiicksteller. Dabei stellt sich ein dynamisches Gleich-
gewicht ein. Dem Massenabfluss im Innern aufgrund des
EisflieBens wirkt der akkumulierte Schneefall entgegen, und
der Massenzufluss in den randnahen Bereichen wird durch
Schmelzen und Kalben kompensiert.

Dies deutet bereits an, dass Eisschilde mit den angrenzenden
Systemen Atmosphire, Ozean und Lithosphdre (Erdkruste
einschlieBlich der obersten, elastischen Schicht des Erdman-
tels) in einer komplexen Wechselbeziehung stehen (Abb.20-1).
Wie bereits erwdhnt wird die Massenbilanz von Eisschilden
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durch die von atmosphérischen Prozessen (Niederschlag,
Lufttemperatur, Strahlung) kontrollierten Verteilungen von
Schneefall und Schmelzen an der Eisoberfliche bestimmt.
Weiterhin folgt daraus auch die Oberflichentemperatur des
Eises, also die obere Randbedingung fiir das Temperaturfeld
im gesamten Eisschild. Dieses ist von entscheidender
Bedeutung fiir das EisflieBen, da die Eisviskositdt stark
temperaturabhingig ist (Variation um drei Gro-
Benordnungen zwischen 0 °C und -50 °C, vgl. PATERSON
1994). Riickwirkungen des Eises auf die Atmosphére ergeben
sich zum einen direkt aus der Topographie, welche die
atmosphirische Zirkulation beeinflusst,zum anderen aus der
hohen Albedo iiber kontinentalen Eisschilden, welche eine
zusétzliche Kiithlung der unteren Luftschichten bewirkt.

Auch zwischen Eisschild und Ozean besteht eine beidseitige
Beziehung. Die Einwirkung des umgebenden Ozeans auf
einen Eisschild ergibt sich aus der Hohe des Meeresspiegels,
welcher die tiberhaupt der Vereisung zugéngliche Landmasse
bestimmt und, damit zusammenhéngend, in Randnéhe die
Position definiert, an der das Eis die Schwimmbedingung
erfiillt (sofern der Felsgrund unter dem Meeresspiegel liegt)
und dann entweder kalbt oder ein Schelfeis ausbildet. Uber
den Eintrag von kaltem, salzfreiem Schmelzwasser, entweder
direkt oder durch Abschmelzen der abgekalbten Eisberge,
und dessen Auswirkung auf die ozeanische Zirkulation wirkt
der Eisschild auf den Ozean zuriick. An der Unterseite eines
Schelfeises kann je nach der lokalen Energiebilanz auch
wieder Meerwasser angefrieren, wobei das Salz grof3tenteils
im Wasser verbleibt, sodass dann kaltes, stark salzhaltiges
Wasser entsteht, welches aufgrund seiner hohen Dichte in die
Tiefe absinkt.

An der Unterseite eines Eisschildes, wo dieser auf dem Fels-
grund (Oberseite der Lithosphire) aufsitzt, flieBt der geo-
therme Wiarmefluss in den Eiskorper hinein, was die untere
Randbedingung fiir das Temperaturfeld im Eis ergibt.
Aufgrund dieses Warmeeintrags nimmt die Temperatur einer
Eissdule generell mit der Tiefe zu und kann je nach Situation
in Bodennéhe den Druckschmelzpunkt erreichen. Dies fiihrt
zur Bildung von Wasser und somit zu einer verringerten Eis-

* Atmosphdére

Lithosphére

Abb.20-1: Schema eines flieBenden Inlandeisschildes mit anhéngen-
dem aufschwimmenden Schelfeis sowie seine Wechselwir-
kungen mit der Atmosphire, dem Ozean und der Lithos-
phire durch Topographie, Schneefall, Schmelzen, Kalben
und geothermen Wiarmefluss.

viskositit, bei Anwesenheit von Sedimenten bis hin zur Aus-
bildung eines Schmierfilms, auf dem der Eisschild abgleiten
kann. Ein solcher Mechanismus wird diskutiert als Moglich-
keit zur rapiden Destabilisierung des westantarktischen Eis-
schilds mit dem Potential fiir einen globalen Meeresspiegel-
anstieg von 5m (MACAYEAL 1992). Die Auflast eines meh-
rere Kilometer dicken Eiskorpers bewirkt auf der anderen
Seite, dass die elastische Lithosphérenplatte eine isostatische
Verschiebung nach unten erleidet, bis ein Gleichgewicht mit
dem Auftrieb in der darunter liegenden viskosen Asthenos-
phire erreicht wird. Dies ergibt eine Absenkung von etwa
30 % der Eisdicke, die mit einer zeitlichen Verzogerung in der
GroBenordnung von Jahrtausenden erreicht wird, was sich in
der bis heute andauernden Landhebung in Skandinavien und
Nordamerika als Folge der Entlastung von eiszeitlichen
Eisschilden widerspiegelt (GREVE 2001).

Aufgrund ihrer Grofe sind die Reaktionszeiten von Eis-
schilden auf Anderungen von klimatischen Randbedingun-
gen sehr lang. Eine typische Zeitskala [¢ ] ldsst sich aus der
typischen Eisdicke [ H] und der typischen Akkumulationsrate
(Schneefall) [S] als Verhiltnis

1= T (1)

gewinnen. Diese Zeitskala hat fiir die Antarktis mit
[H] =2 km und [S] = 100 mm/a den Wert [¢] = 20 ka, und fiir
Gronland ergibt sich mit [H] = 1,5 km und [$] = 300 mm/a der
Wert [¢] = 5 ka. Dies hat zur Folge, dass fiir Zeitrdume von
Jahrzehnten und weniger die innere Dynamik und Thermo-
dynamik von Eisschilden innerhalb des gesamten Klimasys-
tems vernachlédssigbar ist und diese mithin als statische
Korper angenommen werden konnen. Erst ab Zeitrdumen
von Jahrhunderten aufwérts ist dies nicht mehr gerechtfertigt,
und Eisschilde miissen als eigensténdige dynamisch/thermo-
dynamische Komponente des Klimasystems beriicksichtigt
werden.

3 Modellierung von Eisschilden gestern und heute

3.1 Entwicklung von den siebziger Jahren
bis zur Gegenwart

Durch die rapide Zunahme der Leistungsfahigkeit moderner
Groficomputer wurde es in den siebziger Jahren erstmals
moglich,die Dynamik von Inlandeisschilden dreidimensional
zu simulieren. Als Geburtsstunde derartiger Simulationen
kann die Arbeit von MAHAFFY (1976) bezeichnet werden,
in welcher ein entsprechendes Modell auf die Barnes Ice Cap
in der kanadischen Arktis angewendet wurde. Es vernach-
lassigte allerdings noch die starke Temperaturabhéngigkeit
der Eisviskositit; so konnen die Modellgleichungen vertikal
integriert werden, und das numerische Problem reduziert sich
auf die zwel horizontalen Dimensionen. Das Modell von
JENSSEN (1977) rechnete bereits mit temperaturabhéngiger
Eisviskositdt und wurde auf den gronlédndischen Eisschild
angewendet, allerdings mit sehr geringer rdumlicher Auf-
l6sung aufgrund der damals noch beschriankten Rechner-
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kapazitdten. Es folgten weitere Modelle, die auf unterschied-
liche Probleme, wie Gronland, die Antarktis, Tibet, ange-
wendet wurden (OERLEMANS 1982a, b, BUDD und
SMITH 1982, BUDD et al. 1984, HERTERICH 1988, 1990,
KUHLE et al. 1989, FASTOOK und CHAPMAN 1989,
HUYBRECHTS und OERLEMANS 1988, 1990, HUY-
BRECHTS 1990a,b,1992,1993,1994, HUYBRECHTS et al.
1991, LETREGUILLY et al. 1991a, b, FABRE et al. 1995,
CALOV und HUTTER 1996, 1997, RITZ et al. 1997). Ein
Uberblick iiber die gegenwiirtig betriebenen Modelle findet
sich in den Publikationen zum Modellvergleich im Rahmen
der European Ice Sheet Modelling INiTiative EISMINT
(HUYBRECHTS et al. 1996, PAYNE et al. 2000). Auch fiir
Schelfeise existieren eine Reihe von Modellen vergleichbarer
Komplexitit, siche hierzu MACAYEAL et al. (1996).

Als Beispiel eines modernen Eisschildmodells soll nun das
vom Verfasser (R.G.) entwickelte Modell SICOPOLIS
(SImulation COde for POLythermal Ice Sheets; GREVE
1997a,b,2000a) kurz beschrieben werden. Es basiert auf den
in Anhang A skizzierten dynamisch/thermodynamischen
Modellgleichungen der Shallow-Ice Approximation und be-
rechnet, wie in Abb. 20-2 schematisch dargestellt, fiir einen
beliebigen Eisschild dreidimensional die zeitliche Entwick-
lung von Ausdehnung, Dicke, Geschwindigkeit, Temperatur,
Wassergehalt (in den temperierten Bereichen, d. h., boden-
nahen Bereichen auf dem Druckschmelzpunkt, sofern vor-
handen) und Alter des Eises; ferner fiir die unterliegende
Lithosphire die isostatische Vertikalverschiebung und die
Temperatur. Eingabegrofien sind dabei seitens der Atmos-
phdre der Schneefall, das Oberflichenschmelzen und die
Oberflichentemperatur, seitens des Ozeans der mittlere
Meeresspiegel (bestimmt die der Vereisung zugéngliche
Landmasse), seitens der Lithosphire der geotherme Wérme-
fluss, sowie die physikalischen Eigenschaften des Eises und
des Felsmaterials der Lithosphdre. Dieses Modell kann
grundsitzlich fiir beliebige Eisschilde (Antarktis, Gronland,

Atmosphdre:
« Schneefall, Schrmelzen
« Temperatur

+ Meeresspiegel -
+ Ausdehnung und Dicke / Fey

Eisschild:
+ Geschwindigkeit
+ Temperatur

« Wassergehalt
+ Alter \

Eisphysik:
« FlieBgesetz
« Warmeleitung

« isostatische Vertikalverschiebung
« Temperatur \

T

Lithosphare:

Physik der
Lithosphdre:
» Deformationsgesetz

= Warmeleitung &

Lithosphére:
__* geothermer Warmefiud

Abb.20-2:  Schema des polythermen Eisschildmodells SICOPOLIS. Die
rechteckigen Boxen entsprechen den prognostischen Modell-
komponenten, die ovalen Boxen den Eingabegrofien.

gesamte Nordhemisphire, kleinere Eiskappen) und beliebige
Szenarien (z. B. heutiger Gleichgewichtszustand, paldoklima-
tische Simulationen, Auswirkungen eines anthropogen ver-
starkten Treibhauseffekts) eingesetzt werden. Die bisher
durchgefiihrten Anwendungen sind in GREVE (2000a) um-
fassend beschrieben.

3.2 Aktuelle Anwendung:
Simulationen zum verstirkten Treibhauseffekt

Als Beispiel fiir eine konkrete Anwendung der Eisschild-
modellierung werden nun Simulationen des gronldndischen
und antarktischen Eisschilds (Schelfeise unberiicksichtigt)
mit dem Modell SICOPOLIS von der Gegenwart bis 1000
Jahre in die Zukunft unter der Annahme einer Oberfldchen-
temperaturerhohung aufgrund des anthropogen verstarkten
Treibhauseffektes vorgestellt (GREVE 2000b, MUGGE
2001). Dabei wird davon ausgegangen, dass sich die Oberfla-
chentemperatur tiber dem jeweiligen Eischild gleichférmig
gegeniiber der heutigen raumlichen Verteilung um eine kons-
tante Temperatur AT? erhoht, welche exponentiell asympto-
tisch mit einer Verzogerungszeit von 100 Jahren angenom-
men wird (Abb. 20-3). Der Schneefall und der Meeresspiegel
werden auf der heutigen Verteilung festgehalten, und das
Oberfldchenschmelzen wird durch eine einfache, sog. Degree-
Day-Parameterisierung beschrieben, welche eine Schmelz-
rate proportional zum Lufttemperaturexzess iiber 0 °C zu
jedem Zeitpunkt des Jahres annimmt (REEH 1991). Die
Auflosung des numerischen Gitters betrdgt fiir Gronland
20 km, fiir die Antarktis 80 km. Als Anfangsbedingung wird
jeweils ein simulierter gegenwértiger Zustand der beiden Eis-
schilde verwendet.

Die Abb. 20-4 und 20-5 zeigen den simulierten Zustand des
gronlidndischen bzw. antarktischen Eisschildes fiir heute und
nach 1000 Jahren bei asymptotischen Temperaturanstiegen
von AT’=3°C,6°C,10°C (Gronland) und AT’=10°C, 15 °C,
20 °C (Antarktis). Im Fall von Gronland (Abb. 20-4) zeigt
sich, dass die Auswirkungen des Anstiegs von 3 °C noch mo-
deratsind;der Eisvolumenriickgang betrdgt nach 1000 Jahren
10,2 % des urspriinglichen Eisvolumens, was einem Meeres-

AT in°C
O=_2NWhAOONO©

0 200 400 600 800
Zeit in Jahren

1000

Abb.20-3: Temperaturerhohung AT im Vergleich zu heute fiir die
Treibhaussimulationen des gronldndischen und antarkti-
schen Eisschilds, von der Gegenwart (= 0) bis 1000 Jahre in
die Zukunft. Asymptotischer Anstieg AT°=6 °C, Ver-
zogerungszeit 100 Jahre.
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spiegeldquivalent (global gemittelter Meeresspiegelanstieg
aufgrund des Abschmelzens) von 72 cm entspricht. Dagegen
sind die Auswirkungen von 6 °C und vor allem 10 °C Erwér-
mung nach 1000 Jahren mit Eisvolumenriickgdngen von 34,4 %
bzw. 83,5 %, entsprechend Meeresspiegeldquivalenten von
2,4 m bzw. 5,8 m, drastisch.

Aufgrund wesentlich niedriger Oberflichentemperaturen
erweist sich die Antarktis (Abb.20-5) als deutlich stabiler. Fiir
AT? = 6 °C (nicht gezeigt) erhilt man nach 1000 Jahren eine
Abnahme des Eisvolumens von nur 0,045 % und ein Meeres-
spiegeldquivalent von 2,9 cm, was praktisch zu vernach-
lassigen ist. Auch fiir AT? = 10 °C erscheint der Eisriickgang
noch gering; die Abnahme von 5,4 % entspricht jedoch auf-
grund des groflen absoluten Eisvolumens bereits einem
Meeresspiegeliquivalent von3,5m.Bei AT’ =15°Cund 20 °C
wird der Eisabbau vor allem auf der Antarktischen Halbinsel
und in der Westantarktis mit Riickgdngen von insgesamt
24,1 % bzw.514 % ,entsprechend Meeresspiegeldquivalenten
von 15,7 m bzw. 33,4 m, sehr deutlich, wobei die zentrale
Ostantarktis selbst unter diesen extremen Szenarien kaum
Verdnderungen zeigt.

Gegenwirtige Prognosen lassen unter Berticksichtigung der
Tatsache, dass in den Polargebieten eine starkere Klima-
erwdrmung als im globalen Mittel zu erwarten ist, einen
Heute: t = 1000 a, AT? = 3°C:
s %
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Abb.20-4:  Simulierte Oberflichentopographie von Gronland (blau: Eis-
schild, braun: eisfreies Land) fiir heute und nach 1000 Jahren
bei asymptotischen Temperaturanstiegen von AT%=3 °C,
6°C, 10 °C. Labels in km iiber NN, Isolinienabstand 0,2 km.

Temperaturanstieg von 6-10 °C iiber den Eisschilden
innerhalb eines Jahrhunderts moglich erscheinen. Nach
obigen Zahlen, die natiirlich einer gewissen Unsicherheit
unterliegen (siche GREVE 2000b), ist unter diesen Bedin-
gungen ein Beitrag der Eisschilde zum globalen Meeres-
spiegelanstieg von insgesamt einigen Millimetern pro Jahr zu
erwarten. Sollte sich der Treibhauseffekt iiber ein Jahr-
hundert hinaus weiter verstirken, konnten langfristig auch
die diskutierten Extremszenarien, welche zu weitgehender
Auflosung der Eisschilde fithren, Wirklichkeit werden.

4  Perspektiven fiir zukiinftige Entwicklungen

Die im vorigen Abschnitt besprochenen Simulationen zum
verstirkten Treibhauseffekt zeigen deutlich eine Schwiche
der isolierten Eisschildmodellierung, welche darin besteht,
dass die Einfliisse der iibrigen Komponenten des Klima-
systems, welche ja nicht Bestandteil des modellierten Systems
sind, als Randbedingungen vorgegeben werden miissen. Ein
Hauptziel zukiinftiger Arbeiten ist daher die Kopplung von
Eisschildmodellen mit bestehenden Atmosphiren- und
Ozeanmodellen. Hierbei kommen sowohl komplexe General
Circulation Models (GCM’s) als auch einfachere FEarth-
System Models of Intermediate Complexity (EMIC’s) in
Frage. Ziel ist dabei, ein integriertes Klimamodell zu ent-
wickeln, welches moglichst alle relevanten Komponenten des
Klimasystems beinhaltet und als Randbedingungen nur noch
Einfliisse von aufierhalb (solare Einstrahlung, Wiarmefluss
aus dem Erdinneren) benétigt. Derartige Projekte sind
bereits in Angriff genommen, in Deutschland speziell am
Max-Planck-Institut fiir Meteorologie Hamburg (Kopplung
ECHAM/LSG/SICOPOLIS), am Meteorologischen Institut
der Universitit Hamburg (Kopplung PUMA/LSG/SICO-
POLIS), am Potsdam-Institut fiir Klimafolgenforschung

Heute: t = 1000 a, AT" = 10°C:

y(km)

-2000 1000 1000 2000

a
x{km)

¢ = 1000 a, AT = 15°C: t = 1000 a, AT = 20°C:
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Abb.20-5:  Simulierte Oberflachentopographie der Antarktis (blau:
Eisschild, braun: eisfreies Land) fiir heute und nach 1000 Jahren
bei asymptotischen Temperaturanstiegen von AT%=10 °C,
15°C,20 °C.Labels in km iiber NN, Isolinienabstand 0,25 km.
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(Kopplung CLIMBER/SICOPOLIS) und am Alfred-Wege-
ner-Institut fiir Polar- und Meeresforschung Bremerhaven
(Kopplung  CLIMOD/HUYBRECHTS-Eismodell;  bei
CLIMOD handelt es sich um ein AOGCM der Université
Catholique de Louvain, Belgien).

Hierbei treten hauptsichlich zwei Schwierigkeiten auf. Die
eine betrifft die physikalisch addquate Beschreibung der
Grenzen zwischen den Subsystemen, z. B. das Schmelzen an
der Eisoberfliache aufgrund atmosphirischer Einfliisse, die
andere die Rechenzeit solcher gekoppelter Modelle. Letztere
Beschrankung resultiert ausschlieSlich aus den Atmosphéren-
und Ozeankomponenten, welche bis heute bei Modellzeiten
von Jahrtausenden und mehr auch auf Grofirechnern kaum
akzeptable Rechenzeiten verbrauchen. Die zusitzliche Rechen-
zeit eines Eismodells ist dagegen aufgrund von méglichen
Zeitschrittweiten von mehreren Jahren vollig zu vernachléssi-
gen. Ein Erfolg der Bemiihungen um derartige gekoppelte
Simulationen konnte kiirzlich mit der erstmaligen detaillier-
ten Simulation der Heinrich Events,quasiperiodischer Kollapse
des nordamerikanischen FEisschilds wihrend der letzten
(Weichsel-) Eiszeit, durch die Kombination CLIMBER/
SICOPOLIS erzielt werden (CALOV et al. 2002).

Auch auf der Seite der Eisphysik selbst sind einige weitere
Entwicklungen wiinschenswert und absehbar. Die rapide Ver-
besserung der Computerleistungsfihigkeit ermoglicht zuneh-
mend feinere Auflosungen fiir Eisschildmodelle von 20 km und
darunter. Damit kommt man in Bereiche,in denen die iiblicher-
weise verwendeten Modellgleichungen der Shallow-Ice-Ap-
proximation (Anhang A), welche das grofiskalige EisflieBen gut
beschreiben, die Grenze ihrer Giiltigkeit erreichen. Es miissen
dann die Einfliisse der bisher vernachléssigten Normalspan-
nungsdeviatoren, d. h., Abweichungen der horizontalen und
vertikalen Normalspannungen vom hydrostatischen Druck,
sowie der schnellen Eisstrome nahe des Eisrandes mitihrer spe-
ziellen Dynamik berticksichtigt werden.

Ein weiterer wichtiger Aspekt betrifft die Einbeziehung von
induzierter Anisotropie der Eiskristalle. Analysen von Eis-
bohrkernen haben gezeigt, dass die iibliche Annahme einer
statistischen Verteilung der Kristallachsen und somit eines
makroskopisch isotropen FlieBverhaltens des polykristallinen
Eises besonders in grofien Tiefen nicht mehr zutrifft (z. B.
THORSTEINSSON 1996). Somit muss fiir eine korrekte
Beschreibung das géngige nichtlinear-viskose, isotrope
GLENsche FlieBgesetz [Anhang A, GI. (4)] durch ein aniso-
tropes FlieBgesetz, gekoppelt mit einer Evolutionsgleichung
fiir die Anisotropie, ersetzt werden. Ansétze hierfiir wurden
u. a.von SVENDSEN und HUTTER (1996), GODERT und
HUTTER (1998,2000) vorgeschlagen.
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Anhang: Modellgleichungen der Eisschilddynamik

Eis in Eisschilden wird rheologisch als dreidimensionale, in-
kompressible, nichtlinear-viskose, wiarmeleitende Fliissigkeit
beschrieben. Aus der Massenbilanz

O-u=0 2)

(Geschwindigkeit u) kann durch Integration iiber die Verti-
kalkoordinate z eine Evolutionsgleichung fiir die Eisdicke
H(x,y,t) (horizontale Koordinaten x, y, Zeit ) gewonnen
werden,

oH

E——V~q+as—ab, (3)
wobei q=(q,q,) der Volumenfluss [vertikal integrierte
Horizontalgeschwindigkeit w, = (u,u,)], a; die Netto-
Akkumulations-Ablationsrate an der Oberfliche (im
wesentlichen Schneefall minus Schmelzen) und a,, die basale
Schmelzrate sind. Gleichung (3) stellt die zentrale
Evolutionsgleichung der Eisschilddynamik dar.



104 R. Greve: Inlandeismodelle

promet, Jahrg. 29, Nr. 1-4, 2003

Die Deformation von Eis kann in guter Ndherung durch das
nichtlinear-viskose GLENsche Fliefigesetz (z. B. PATERSON
1994) beschrieben werden,

&, =EAT,»)f(0)0;, @

mit f(0) = 0!, n = 3, wobei £ die Deformationsrate [Kap. 19,
GL (1)%] 0* der Spannungsdeviator [Kap. 19, Gl. (12)],
0 =V, G;; 0; die effektive Schubspannung und E der FlieB-
verstarkungsfaktor (gleich Eins fiir reines Eis; groere Werte
konnen eiszeitlichen Staubgehalt und/oder Anisotropie-
effekte berticksichtigen) sind. Der sog. Rate-Faktor A(T,w)
enthélt die Abhingigkeiten von der Temperatur 7 und dem
Wassergehalt w, vergl. PATERSON (1994). Im Gegensatz zu
dem in Kap. 19 beschriebenen Meereis kann fiir Inlandeis
der Trigheitsanteil in der Impulsbilanz vernachléssigt
werden, sodass sie sich auf die Kriftebilanz

—grad P+dive” + pg =0 (5)

reduziert (hydrostatischer Druck P, Dichte von Eis p, Schwe-

rebeschleunigung g). Unter der Annahme einer flachen

Eisschildgeometrie, d. h.,eines kleinen Aspektverhéltnisses
(]

a=m<<1 (6)

von typischer Eisdicke [H] zu typischer Horizontalausdeh-
nung [L] (Shallow-Ice-Approximation; HUTTER 1983,
MORLAND 1984), ergibt sich aus den Gleichungen (4) und
(5) die horizontale Geschwindigkeit

n—=1

u, =u, ~(2(/%«;)"“7}1] [EAT, 0)(h - 2')" dz‘Jx vh. (7)
b

dabei bedeuten u, die basale Gleitgeschwindigkeit, welche
durch ein geeignetes Gleitgesetz parameterisiert werden
muss [z.B. uw,=0 fiir eine kalte Eisbasis unter dem
Druckschmelzpunkt, u,, = f(1,) fiir eine temperierte Eisbasis
auf dem Druckschmelzpunkt, wobei T, die Schubspannung
am Boden ist], z = b(x,y,t) die Position der Eisbasis und
z=h(x,y,t) = b(x,yt) + H(x,yt) die Position der Eisoberfldche.
Der in der Eisdickengleichung (3) benétigte Volumenfluss
folgt dann zu

h h

q= ju,, dz = Iubdz— 2(pg)"

b b

Vh

" [EA(T, w)(h-2)"" dz |xVh.  (8)

DasModellgleichungssystem wird komplettiert durch die hier
nicht angegebenen thermodynamischen Evolutionsgleichun-
gen fiir die Temperatur 7(x,y,z,t) und den Wassergehalt
w(x,y,z,t) sowie Evolutionsgleichungen fiir das Eisalter
A(x,y,zt) und die isostatische Vertikalverschiebung der
Position der Eisbasis (bzw. Lithosphirenoberseite) b(x,y,)
aufgrund der zeitlich verénderlichen Eislasten.



