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Abstract

This study is concerned with the influence of the varying thickness of the lithosphere
on the regional glacial-isostatic adjustment (GIA) in Antarctica. One consequence
is the necessity to vary the viscosity of the upper mantle. Tectonically Antarctica is
divided into two areas: one has a thick lithosphere (East Antarctica) and the other
one has a thinner lithosphere (West Antarctica) whose thickness is reduced by a
factor of two. We investigate the influence of the different lithosphere thicknesses
on GIA. Therefore, we model the vertical displacement, the horizontal displacement
and the geoid-height change. To compute these, a three-dimensional (3D) viscosity
model with a laterally variable lithosphere is constructed. This earth model is forced
by a load model derived from the glaciation history ICE-5G. The computation of the
observables follows the spectral-finite element approach.

Due to inhomogeneous deglaciation of the Antarctic continent, we can observe a
noticable larger relaxation in West Antarctica. To extract the effects of the variation
of the lithosphere, we create some alternative models, which have e.g. a 3D mantle
but only a one-dimensional (1D) lithosphere. We notice that the influence of the
lithosphere-thickness is very small in relation to the influence of the mantle viscosity.
Only for the horizontal displacement we obtain an influence of 20-30% on the total
velocity. Looking at the vertical displacement, we see an effect of < 1 mm/a, which
is less than 10 %. For the geoid-heigth change, the variations caused by thickness
variation of the lithosphere are smaller than 0.10 mm/a. The influence of mantle
viscosity is more pronounced for all variables.

Kurzfassung

Diese Arbeit beschiftigt sich mit den Auswirkungen der lateral variierenden Litho-
sphérenmaéchtigkeit auf die regionale glazial-isostatische Ausgleichsbewegung (GIA)
in der Antarktis. Damit einhergehend wird auch die Viskositét des oberen Mantels
variiert. Die Lithosphire in der Antarktis ist in zwei Bereiche mit scharfem Ubergang
unterteilt, eine dicke Lithosphére in der Ostantarktis und eine diinne Lithosphére in
der Westantarktis. Nun wird untersucht wie sich die verschiedenen Lithosphérendi-
cken im Modell auf das Verhalten der nacheiszeitlichen Hebung bzw. auf den glazial-
isostatischen Ausgleich auswirken. Zur Einordnung werden die Vertikalbewegung, die
Horizontalbewegung sowie die Geoidhohenénderung modelliert. Hierzu wird zunéchst
ein dreidimensionales (3D) Viskositdtsmodell mit einer lateral variablen Lithosphére
erstellt. Dieses Erdmodell wird mit einem Lastmodell belastet, welches sich aus der
Vereisungsgeschichte ICE-5G ergibt. Die Berechnung der in dieser Arbeit untersuch-
ten Grofen erfolgt unter Verwendung der spektralen Finite-Elemente-Methode fiir
3D viskoelastische Belastung.

Durch ein inhomogenes Abschmelzen der Eismassen in der Antarktis sind dessen
Auswirkungen in der Westantarktis stéirker ausgepréigt. Um die Effekte der Litho-
sphirenvariation zu extrahieren, werden Vergleichsmodelle erstellt, die beispielsweise
einen 3D-Mantel, jedoch nur eine eindimensionale (1D) Lithosphéire aufweisen. An-
hand der durchgefiihrten Vergleiche wurde deutlich, dass der Einfluss der Lithosphé-
renméchtigkeit in Relation zu den Einfliissen des Mantels sehr gering ist. Lediglich
im Bereich der Horizontalbewegungen ist ein Einfluss von 20 — 30% der Gesamt-
geschwindigkeit messbar. Fiir die Vertikalbewegungen bleibt der Einfluss mit < 1



mm/a unter 10 %, und fiir die Geoidhéheninderungen ist die Anderung aufgrund
von Lithosphérenvariationen < 0.10 mm/a.
Der Einfluss der Mantelviskositit ist in allen Bereichen héher.
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Einleitung

1.1 Glazial-isostatische Ausgleichsbewegungen

Das Klima hat sich in den letzten 1 Million Jahren in regelméfigen Abstdnden gedn-
dert, so dass es im Laufe der Erdgeschichte immer wieder zu Kélteperioden gekom-
men ist. Der Verlauf einer Kilteperiode teilt sich in zwei Phasen. Es gibt zunéchst
eine etwa 90 000 Jahre andauernde Vereisungsphase. Wéhrend dieser Zeit entste-
hen auch kiirzere Abschmelzphasen, innerhalb derer aber nur ein Teil des Eises ab-
schmilzt. Insgesamt ldsst sich {iber die gesamten 90 000 Jahre ein linearer Trend
beobachten, der eine zunehmende Vereisung beschreibt. Nachdem dann ein Maxi-
mum erreicht ist, folgt eine relativ kurze Abschmelzphase, die etwa 10 000 Jahre
andauert (Roe & Allen, 1999; Sasgen et al., 2005).

Das letzte glaziale Maximum (LGM) liegt etwa 21 000 Jahre zuriick. Seither ist
das global vorhandene Eis auf etwa ein Drittel des Maximalwertes zuriickgegan-
gen. Wihrend des LGM existierten Eisschilde mit einer Dicke im Kilometerbereich.
Diese Masse driickte auf die Erdoberflache, die sich unter der Last absenkte. Nach
Abschmelzen des Eises wurde der Erdkorper entlastet. Das hatte zur Folge, dass
die Landmassen sich hoben, da die Erde einem hydrostatischen Gleichgewichtszu-
stand zustrebt. Diesen Vorgang nennt man glazial-isostatische Ausgleichsbewegung
(GIA). Aufgrund der Viskoelastizitit des Erdmantels erfolgt ein grofer Teil dieser
Hebung verzogert. Sie ist in den Gebieten der ehemals grofen Eisschilde mit einer
Hebungsrate von einigen Millimetern pro Jahr auch heute noch zu beobachten. Die
glazial-isostatische Ausgleichsbewegung geht nicht ausschliefslich mit Landhebungen
einher, sondern es kann auch zu einer Absenkung der Landmassen kommen. Daher
wird in den nachfolgenden Kapiteln ausschliellich von einer Vertikalverschiebung
gesprochen.

Diese Ausgleichsbewegungen kénnen dazu verwendet werden, Informationen iiber
die Eisgeschichte zu erweitern und um die Viskositétsstruktur der Erde besser einzu-
schranken. Auch das Schwerefeld der Erde unterliegt dem Einfluss von GIA. Ein
Abschmelzen der Eismassen bedeutet zunéchst einen Masseverlust, was zu einer
Geoidabsenkung fithrt. Der GIA-Effekt reduziert die Geoidabsenkung: Das Land
hebt sich, und aus dem Erdmantel wird der Massenverlust durch nachstrémendes
Mantelmaterial kompensiert.
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1.2 Glazial-isostatische Ausgleichsbewegungen in der
Antarktis

Von der letzten Eiszeit war auch das Gebiet der Antarktis stark betroffen. Das
antarktische Eisschild, das heute ca. 95 % des Kontinents bedeckt, war wahrend
der letzten Eiszeit bis zu 4 km méchtig (Abschnitt 4.2). Durch das Abschmelzen
eines grofen Teils der Eismassen kam es zu einer Ausgleichsbewegung, um die Erde
wieder in ein hydrostatisches Gleichgewicht zu bringen. In der Antarktis kann sowohl
der durch rezentes Abschmelzen des Eises verursachte Anstieg als auch die GIA
erfasst werden. Schmilzt im Laufe eines Jahres Eis ab, reagiert zunéchst die elastische
Lithosphédre mit einem Landanstieg. Die Reaktion des viskoelastischen Mantels in
Form einer Landhebung hingegen erfolgt verzogert tiber Tausende von Jahren.

1.3 Geologie der Antarktis

Die Antarktis wird tektonisch in Ost- und Westantarktis eingeteilt. Die Ostantarktis
ist durch eine méchtige Lithosphére gekennzeichnet. An einigen Punkten erreicht sie
eine Méchtigkeit von bis zu 170 km. In der Westantarktis erreicht die Lithosphére ma-
ximal eine Méachtigkeit von etwa 95 km. An der Grenze der beiden Regionen verlaufen
die Transantarctic Mountains' (Abbildung 1.1), die aus einem 50 Ma andauernden
Hebungungsprozess entstanden sind, bei dem sich die Erdkruste um 7000 — 8000 m
angehoben hat (Fitzgerald, 1994; Yamasaki et al., 2008). Der hichste Berg ist heute
der Mt. Kirkpatrick mit 4528 m {iber dem Meeresspiegel.

Abbildung 1.1: Karte der Antarktis nach (Yamasaki et al., 2008).

Figure 1.1: Map of Antarctica according to (Yamasaki et al., 2008).

!"Weniger gebriuchlicher deutscher Begriff: Das Transantarktische Gebirge
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1.4 Uberblick und Ziele

Diese Arbeit untersucht den Einfluss der lateralen Variationen der Lithosphéren-
méchtigkeit in der Antarktis auf die von GIA induzierten Observablen. Hierzu exis-
tiert ein 3D Viskositdtsmodell, von dem zwei Modifikationen untersucht werden. Die
berechneten Grofen sind die Vertikalverschiebung, die Horizontalverschiebung und
die Geoidhohenédnderung.

Die Theorie fiir die Berechnung wird in Kapitel 2 dargestellt. Basis sind die
gravito-viskoelastischen Feldgleichungen nach Farrell & Clark (1976) oder Wolf
(1997) und deren Losung mit der spektralen Finite-Elemente-Methode nach Martinec
(2000) in Verbindung mit der Meeresspiegelgleichung nach Hagedoorn (2005) und
Hagedoorn et al. (2006). In Abschnitt 3.1 wird das als Referenz verwendete 1D Erd-
modell erkldrt. Das dreidimensionale Erdmodell wird in Abschnitt 3.2 beschrieben.
Um Vergleichswerte zu erhalten, wird das 3D-Modell variiert, dies wird in Abschnitt
4.1 erldutert. Die Vereisungsgeschichte zur Belastung der Erdmodelle wird in Ab-
schnitt 4.2 vorgestellt. In Kapitel 5 wird die Anpassung der Ergebnisse aus der nach
der Theorie in Kapitel 2 erfolgten Modellrechnung erldutert. Schlieflich werden die
Ergebnisse der Modelle in Kapitel 6 verglichen. Zum Beispiel kann der Einfluss der
Lithosphérenvariation isoliert werden. Kapitel 7 gibt einen Ausblick.
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2

Grundlagen

Dieses Kapitel gibt einen Uberblick iiber die Funktionsweise des in dieser Arbeit
verwendeten Programmpaketes, das die Belastung eines viskoelastischen Erdmodells
modelliert. Dazu werden die Feldgleichungen aufgestellt und deren Losung erlautert.

2.1 Feldgleichungen

Ein Totalfeld besteht aus einem Initialfeld zum Zeitpunkt ¢ = 0 und einem Storfeld,
das Abweichungen vom Referenzzustand beschreibt. Die Zusammenhénge sind Wolf
(1997, 2003) zu entnehmen.

Die Feldgleichungen der Kontinuumsmechanik fiir das Totalfeld einer eigengravi-
tierenden, Maxwell-viskoelastischen, inkompressiblen Kugel B sind nach Martinec
(2000)

V-1 —poVé1+V(ppu) Voo — V(pou- Vo) =0. (2.1)

Hierbei ist der Tensor 7 die Cauchy-Spannung, pg die Massendichte zum Zeitpunkt
t = 0 und ¢; die Storung des Eingangsschwerepotentials ¢g. Zu den relevanten
Feldgleichungen zdhlt aufferdem Poisson’s Gleichung fiir kleine Stérungen eines hy-
drostatisch vorgespannten Kontinuums,

V21 +47GV - (pou) =0, (2.2)

in der G die Newton’sche Gravitationskonstante und u die Verschiebung sind. Es wird
die Annahme gemacht, dass die Dichte pg nur von der Radialentfernung abhingt.

Die verwendete Materialgleichung basiert auf der Theorie der inkompressiblen
Maxwell-Viskoelastizitdt und lautet

7'-:7"E—%(T—HI) (2.3)

mit dem elastischen Anteil

wobei II der Stordruck, I der Einheitstensor zweiter Stufe und e der symmetrische Teil
von Vusind, d.h. ¢ = (Vu + V7u)/2. In der Materialgleichung wird der Schermodul
in Form von p = p(r) als radialsymmetrisch beriicksichtigt. Die Viskositét ist mit n =
n(r, ¢,0) von der Radialentfernung sowie geographischer Lange und Breite abhéngig.
Die Inkompressibilitdt wird dargestellt durch

V-u=0. (2.5)

13



14 Grundlagen

Das System der vier partiellen Differentialgleichungen (2.1, 2.2, 2.3 und 2.5) gilt in
der Kugel B und dessen Losung wird mit Hilfe nachstehender Randbedingungen in
Abschnitt 2.2 dargestellt.

Fiir eine Diskontinuitdt X innerhalb der Kugel B gelten die Randbedingungen

]t =0, (2.6)
-7 =0, (2.7)
[¢1]= =0, (2.8)
(Vo1 4+ 4nGpou) -n]" =0, (2.9)

wobei n der nach aufen zeigende Einheitsnormalenvektor zu X ist. Das Symbol
[f]T ist die Differenz der Grofe f, die sie von innen(—) und von aufen(+) auf der
Grenzfliche annimmt: [f]* := f* — f~.

Im Falle einer Beschriankung von B auf den Erdmantel und die Lithosphére, d.h.
der inviskose Erdkern wird lediglich iiber die Randbedingungen beriicksichtigt, dn-
dern sich selbige leicht. Zusitzlich zu den Gleichungen 2.8 und 2.9 gelten nach
Martinec (2000) anstatt der Gleichungen 2.6 und 2.7 folgende Randbedingungen:

m-ulf =0, (2.10)
m-7-nt =0, (2.11)
T-n—(n-7-nn=0. (2.12)

Gleichung 2.12 beschreibt das sogenannte free-slip-Verhalten einer Fliissigkeit an
einer Grenze zu einem festen Kontinuum.

Abschlieflend wird auch die Oberfliche 0B als Grenzfliche betrachtet. Auf der
Kugel B wird nun eine Last mit der Flichenmassendichte o plaziert. Daher gelten
die folgenden Randbedingungen auf der Kugelfldche 0B. Es wird angenommen, dass
die Last zu einem bestimmten Zeitpunkt auf dem Erdmodell plaziert und im Laufe
der Zeit variiert wird. Die Oberflichenbedingungen sind zeitabhéingig und lauten

e -7 -e =—gola)o, (2.13)
T e — (e, T -e)e, =0, (2.14)
[e1]L =0, (2.15)
Voilt e, +4rGpy (u™ -e,) =4nGo, (2.16)

wobei 77, p, und u~ die Spannung, die Ausgangsdichte und die Verschiebung, je-
weils auf der Innenseite der Fliche OB, bezeichnen, e, ist der Einheitsvektor in
radialer Richtung, a ist der Radius der Kugel und go(r) ist die Gravitationsbeschleu-
nigung zum Zeitpunkt ¢t = 0, go(r) := dgo(r)/dr.
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2.2 Funktionsweise des Programmpakets

Das verwendete Programm zur Bestimmung von Vertikal- und Horizontalverschie-
bung sowie der Schwereéinderungen resultierend aus einer Auflast auf einem vis-
koelastischen, inkompressiblen Kontinuum basiert auf Martinec (2000). Die in Ab-
schnitt 2.1 aufgestellten partiellen Differentialgleichungen werden im Zeitbereich so-
wohl in radialer als auch in horizontaler Richtung nach der Methode der spektralen
Finiten-Elemente gelost. Durch die Zeitabhéngigkeit, die im Zeitbereich als Zeitent-
wicklungsproblem behandelt wird, kann die Auflast mit jedem Zeitschritt variiert
werden.

2.2.1 Differenzenschema fiir Maxwell-Viskoelastizitit

Das zeitliche Verhalten der Grofen u, 7, II und ¢; wird durch die Werte zu den
diskreten Zeitpunkten, t° = 0+ < t! < ... < 1 < .., dargestellt. Zur Darstellung
der zeitlichen Ableitung in Gleichung 2.3 wird zunéchst die einfachste Moglichkeit
gewdhlt. Hierbei wird der Wert zum Zeitpunkt ¢ = ¢ + 1 mit den bekannten Werten
des Zeitpunkts t = ¢ bestimmt. Die allgemeine Form ist zum Beispiel in Press et al.
(1992), Kapitel 16.6, zu finden. Auf die Materialgleichung 2.3 angewandt gilt

i+l _ i 7.iE+l R

T . . . .
firl g g g [wr' =) + (1 —w)(@ 1 = HD], (217)

wobei der Parameter w, 0 < w <1 fiir unterschiedliche Methoden adaptiert wird. So
fiihrt zum Beispiel w = 0 zum impliziten Euler-Differenzenschema, w = 1 zum expli-
ziten Euler-Differenzenschema und w = 1/2 zum Crank-Nicolson-Differenzenschema.
Um ein Galerkin-Gleichungssystem zu erhalten, wird mit w = 1 das explizite Euler-
Differenzenschema gewéhlt (Martinec, 2000; Hagedoorn, 2005; Hagedoorn et al.,
2006).

Martinec (2000) zeigte, dass sich die viskoelastische Spannung in der Bewegungs-
gleichung in einen elastischen Anteil zum Zeitpunkt ¢ = 7 und einen viskosen Anteil
zum Zeitpunkt ¢ = 74 1 zerlegen ldsst. Dadurch wird ersichtlich, dass das viskoelas-
tische Problem die gleiche Struktur aufweist wie das elastische.

2.2.2 Schwache Formulierung des Problems

Um eine Umformulierung des Randwertproblems aus Abschnitt 2.1 in eine schwa-
che Formulierung zu erreichen, wird das Energiefunktional £ definiert. Fiir einen
Testraum

Vi={u€ W;3(B)’ ¢ € Wy (B),Il € Ly(B)} (2.18)
mit

Wy (B) := {¢1 € Lao(B), V¢ € La(B)*}, (2.19)
wobei Ly(B) der Raum der quadratintegrablen skalaren Funktionen in B, W4 (B)
der Sobolev-Raum skalarer Funktionen in B und W4 (B)? der Sobolev-Raum vekto-
rieller Funktionen in B ist, sei das Energiefunktional £ eine Summe aus den Ener-

giefunktionalen, die mit dem Druck &press, der elastischen Scherenergie Egpear, der
Gravitationsenergie Egray und der Eindeutigkeitsbedingung Euniq verkniipft sind:

5(11’ ?1, H) = gpress(ua H) + gshear(u) + 5grav(ua ¢1) + 5uniq(u) . (2-20)



16 Grundlagen

Auferdem wird das lineare Funktional F**! eingefiihrt, das aus dem dissipativen
Term zum Zeitpunkt ¢;, féiss, und dem Term der mit den Oberflichenbedingungen
zum Zeitpunkt ¢+, FiHL verkniipft ist, besteht:

surf
FH(u, ¢1) = Fligs(0) + Foli(u, é1) . (2.21)

Damit kann die Variationsgleichung aufgestellt werden, die fiir eine Testfunktion aus
V' gelost wird.

2.2.3 Spektrale Finite-Elemente-Darstellung

Da die Erde als Kugel angenommen wird, werden sphérische Koordinaten und Ku-
gelflichenfunktionen (KFF) eingefiihrt. Fiir eine feste Zeit ¢'*! wird die Winkelab-
héngigkeit durch KFF approximiert:

o0 J

ur) =YY" [Ujm(r)sg:nl)(Q)+ij(r)S§~2(Q)+ij(r)S§%(Q)] ,
j=1m=—j
(2.22)
o J
$1(r, ) = > [Fjm(r) Yim(Q)] (2.23)
J=0m=—j

oo J
O(r Q) =" > Min(r) Yim(Q)] (2.24)
=0 m=—j
wobei 0 < r < @ gilt und 2 eine Kurzform fiir das Koordinatenpaar ist: Q =
(0, ¢). Ferner sind Yj,,(2) die skalaren und S?‘%(Q), A = —1,0,1, die vektoriellen
Kugelflachenfunktionen nach Martinec (2000) (Anhang A). Dies ldsst sich in die
Variationsgleichung iiberfiihren, so dass diese auch mit KFF darstellbar ist.
Die radiale Abhéngigkeit ldsst sich nun durch P finite Elemente darstellen. Dazu
wird das Intervall [0,a] in P Teiluntervalle unterteilt, wobei a der Erdradius ist.
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2.2.4 Galerkin-System

Nachdem die Finite-Elemente-Darstellung eingefiihrt ist und noch einige Umformun-
gen durchgefiihrt worden sind (Hagedoorn, 2005; Hagedoorn et al., 2006), erhélt man
ein System linearer Gleichungen fiir u, ¢jund II. Dazu wird der Losungsraum V} so
definiert, dass gilt

jmax ] P+1 )

w= 30 30 3 [URkSE @) + V(S ©)
+WE (1S ()

Vh = jmax ] P+1

(2.25)

mit P als Anzahl der finiten Elemente zur Représentation der Radialabhingigkeit.
Der Raum Vj, ist ein endlich-dimensionaler Unterraum von V und jpnax der ma-
ximal angenommene Legendregrad. Die Galerkin-Methode zur Approximation der
Losung des Randwertproblems besteht nun daraus, (up, ¢1.,15) € Vj, zur Zeit an
zu finden, so dass die zuvor aufgestellte Variationsgleichung erfiillt ist.

Die Spektrale Finite-Elemente-Losung ist nun die diskrete Losung (up, ¢1 4,115)
des Galerkin-Systems linearer Gleichungen.

2.3 Meeresspiegelgleichung

Die von Ozeanen bedeckte Erdoberfliche wird durch das darauf verteilte Gewicht des
Wassers belastet. In der Abschmelzphase reduzieren sich die globalen Eisschilde und
somit auch das Antarktische Eisschild (AES). Diese Entlastung wird durch das Last-
modell in Abschnitt 4.2 beschrieben. Das dabei entstehende Schmelzwasser flieft in
die Ozeane und wird von dem beschriebenen Lastmodell nicht erfasst. Die Verteilung
des Schmelzwassers wird von der Meeresspiegelgleichung (MSG) (Farrell & Clark,
1976) beschrieben. Nahe der ehemaligen Eismassen sinkt der Meeresspiegel, denn
aufgrund der Massenverluste des Eises fehlt dessen Anziehung, so dass die Geoidho-
he abnimmt. Dadurch verteilt sich das Meerwasser um und der Meeresspiegel fallt
in dieser Region.

Durch die durch GIA verursachte Hebung der Erdoberfliche und dem damit ver-
bundenen Massezufluss steigt die Geoidhthe an und mit ihr auch der Meeresspie-
gel. Diese Verlagerung erzeugt eine viskoelastische Antwort der Erde. Daher ist es
wichtig, die Meeresspiegelhohe mit einzubeziehen. Dadurch verdndern sich auch die
Kiistenlinien.

Die folgende Vorgehensweise zur Beriicksichtigung der MSG stammt aus
Hagedoorn (2005); Sasgen et al. (2005); Hagedoorn et al. (2006). Die zur viskoelas-
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tischen Relaxation benotigte Flichenmassendichte o ist gegeben durch
o(,t) :== oZ(Q, 1) + 69 (Q,1). (2.26)

Dies entspricht einer Addition der Flichenmassendichte des Eises und der Fléchen-
massendichte des Ozeans. Diese beiden Gréfen werden iiber die Volumenmassen-
dichte pEl© und die Michtigkeit sI© der Bis- baw. Ozeanlast bestimmt:

PO, 1) := p"O PO, 1) (2.27)

Der das Eis betreffende Teil s¥ wird iiber das Lastmodell festgesetzt. Die Verwen-
dung der MSG ist an zwei Bedingungen gekniipft. Zum einen muss die Gesamtmasse
des Eis-Ozeansystems unveridndert bleiben und zum anderen soll die Ozeanoberfléche
eine Aquipotentialfliche sein. Die MSG ergibt sich dann zu

O, 1) = sUF (1) + sV (Q, 1) (2.28)

Zur Bestimmung des uniformen Anteils des Meeresspiegelanstiegs sV (€, ¢) sowie des
nicht-uniformen Anteils sNV (€, ) wird die Flichenmassendichte ¢ in der spektralen
Darstellung benétigt:

oim(t) = /Q o(.1) Y () O, (2.29)

in der Yj,,(2) die skalaren KFF und €y der volle Raumwinkel sind. Der Asterisk
kennzeichnet eine komplex-konjugierte Funktion.

Um die Bedingung der Erhaltung der Gesamtmasse zu erfiillen, muss fiir die spek-
trale Darstellung folgender Zusammenhang gelten:

Joo(t) =0 mit ¢ < 0. (230)
Der uniforme Meerresspiegelanstieg 1asst sich iiber
sUF(,1) = hUF (1) O(Q, 1) (2.31)

bestimmen. Die Funktion O(€2,t) ist die heuristische Definition der Ozeanfunktion:

O(1) = 1 fiir ozea?isches Gebie‘?, (2.32)
0 fiir kontinentales Gebiet.
Der ortsunabhiingige Teil des uniformen Meeresspiegelanstiegs hVF (t) ist
E t NU t
WU (1) = _og0(t) + g () . (2.33)

p© Opo(1)

Die zweite Bedingung, die verlangt, dass die Ozeanoberfliche eine Aquipotenti-
alflache ist, wird durch Beriicksichtigung der Vertikalverschiebung « und der Geoid-
hohe e bei der Bestimmung des nicht-uniformen Anteils sNU erfiillt (Gleichung 2.35).
Zur Bestimmung dieses Anteils muss zunéchst eine geeignete Ozeanfunktion vorge-
geben werden.
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Gegebenenfalls ist eine Vereinfachung der MSG zulissig. In diesem Fall wird eine
zeitunabhingige Ozeanfunktion gewihlt und der nicht-uniforme Anteil sNU vernach-
lassigt. Damit gilt dann fiir die Ozeanlast

o9, (t) = p? KU () Ojpm - (2.34)

Im Rahmen dieser Arbeit wird der nichtuniforme Anteil aber beriicksichtigt und
ergibt sich zu

sSNU(QL 1) = [e(, 1) — u(9,0)] O, 1) — cO(Q) [O(Q, H— 00w, (2.35)

wobei ¢(© der ungestirte Referenzzustand der Topographie ist. Die deformierte To-
pographie ergibt sich aus dem ungestérten Anteil plus der Vertikalverschiebung w.
Die spektrale Représentation der Ozeanlast ist gegeben durch

Tim(t) = 05 (8) + 0o (1) 4 (2.36)
mit
oo (t) = / p© sNU(Q, 1) Y, () dA. (2.37)
Qo

In der Ozeanfunktion ist dann die Variation der Kiistenlinien sowie das Aufschwim-
men der Fismassen beriicksichtigt. Dadurch werden neu tiberflutete Gebiete belastet
und deformieren sich unter der Ozeanlast. Aufferdem wird unterschieden, wann Eisge-
biete zum Ozean und wann zum Kontinent zdhlen. Dazu wird folgende Ozeanfunktion
eingesetzt:

Q

0 fiir e(Q,t) + 2T (1) < COQ) +u(Q,t) v sP(Q,t) < 2 s9(Q,t)
(2.38)

b

(1) = {1 fiir e(Q, 1) + hVF (1) > ¢O(Q) + u(Q, 1) A sP(Q,1) < 2 s9(Q,1)

S

Die vollstdndige Berechnung und Erkldrung findet sich in Hagedoorn (2005);
Hagedoorn et al. (2006).
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3

Viskositatsmodelle

3.1 Globales 1D-Viskositatsmodell

Im Rahmen dieser Arbeit wird als Referenz ein inkompressibles 1D-Viskositdtsmodell
herangezogen. Bei diesem Modell wird von einer Kugelgestalt der Erde ausgegangen,
die in vier Schalen aufgeteilt ist. In der Mitte befindet sich der fliissige Kern mit
einem Radius von 2900 km. Darauf folgt der untere Mantel, der eine Mé#chtigkeit
von 2225 km aufweist. Dem unteren Mantel wird ein Viskosititswert von 1 x 1022
Pa s zugewiesen. Oberhalb dieser Schale befindet sich der obere Mantel mit einer
Michtigkeit von 570 km und einer Viskositit von 5 x 102° Pa s. Die Aufenschale
bildet ein 70 km méchtiger Streifen: die elastische Lithosphére. Innerhalb der einzel-
nen Kugelschalen ist die Viskositdt konstant, das heift es sind homogene Schalen.
Die elastische Struktur wird von Preliminary Reference Earth Model, kurz: PREM
(Dziewonski & Anderson, 1981) {ibernommen. Fiir diese Arbeit werden nur die Li-
thosphére und der obere Mantel betrachtet. Dadurch ist die Parametrisierung ver-
einfacht.

Abbildung 3.1: Schematischer Aufbau des 1D-Viskositatsmodells.

Figure 3.1: Schematical configuration of the 1D viscosity model.

21
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3.2 Globale 3D-Viskositatsmodelle

Nachteilig fiir ein 1D-Modell ist die grobe Einteilung der Schichten die eine original-
getreue Wiedergabe der Gegebenheiten unwahrscheinlich macht. Dies wirkt sich vor
allem bei regionalen oder lokalen Betrachtungen aus. Die Lithosphére beispielsweise
schwankt in ihrer Méchtigkeit zwischen tiber 200 km (z.B. in Westafrika) und wenigen
Kilometern entlang der ozeanischen Riicken. Fiir die hier vorgestellten Berechnungen
der Landmassenbewegung in der Antarktis, wo die Lithosphéirenméchtigkeit um ca.
70 km variiert, ist anzunehmen, dass dies Auswirkungen auf Modellrechnungen hat.

Ein 3D-Viskositdtsmodell hat den Vorteil, dass an jedem Punkt der Erde ein indivi-
duelles Tiefen-Viskositits-Profil angenommen werden kann. Regionale Anderungen,
beispielsweise der Lithosphérendicke, werden miterfasst und fliefen in die Modell-
rechnungen ein. Somit kann beispielsweise der Einfluss einer sich lateral dndernden
Lithosphire aufgezeigt werden. Auch die Inhomogenitéit des oberen Mantels kann
bei einem 3D-Modell beriicksichtigt werden. Unterschiedliche Viskositdtsstrukturen
(z.B. Variabilitdt der Viskositdt des oberen Mantels) kommen dadurch bei den Mo-
dellrechnungen zum Tragen.

3.2.1 Methode

Ein globales 3D-Viskositdtsmodell fiir die Lithosphire und den oberen Mantel ba-
siert auf verschiedenen Annahmen. So ist es méglich, aus einem Temperaturmodell
ein Viskositdtsmodell zu berechnen (Abschnitt 3.2.10). Ausgehend von dieser Tat-
sache wird in einem ersten Ansatz dieser Arbeit versucht, ein globales Temperatur-
modell zu erstellen. Dies ist auf unterschiedliche Weise, d.h. mit unterschiedlichen
Datengrundlagen moglich. Man kann zum Beispiel mit Hilfe seismischer Geschwin-
digkeiten iiber die Dichte und den Chemismus die Temperatur berechnen. Dies wird
in Abschnitt 3.2.2 erlautert.

Es besteht die Moglichkeit, die Temperaturberechnung fiir den ozeanischen und
den kontinentalen Teil zu trennen. Somit kénnen fiir den Kontinentalteil Wérme-
flussmessungen und fiir den Ozeanteil das Alter des Meeresbodens verwendet wer-
den. Bei dieser kombinierten Methode konnen die Temperaturen ohne Umweg iiber
die Dichte oder den Chemismus bestimmt werden. Da die Werte, die aus dem Tomo-
graphiemodell kommen, im oberen Mantel realistisch sind, jedoch fiir die Lithosphére
zweifelhaft bleiben, bietet es sich an, diese Methode mit den Warmeflussmessungen
und dem Abkiihlungsmodell des Ozeanbodens zu verbinden.

3.2.2 Tomographisches Geschwindigkeitsmodell fiir den Erdmantel

Bei einem Erdbeben entstehen im Erdinneren seismische Wellen, die sich in den
Gesteinsschichten ausbreiten. Diese seismischen Wellen erlauben anhand ihres Ge-
schwindigkeitsverhaltens einen Riickschluss auf das durchlaufene Material und des-
sen Zustand. Ein Tomographiemodell gibt Geschwindigkeitsdifferenzen wieder. Diese
konnen mithilfe des zugehorigen Referenzmodells in Absolutgeschwindigkeiten um-
gerechnet werden:

Ve = VR L5y, (3.1)

In Becker & Boschi (2002) werden verschiedene Ansétze kombiniert, um ein mitt-
leres, verbessertes Modell zu erstellen. Dieses Tomographiemodell wird im Rahmen
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dieser Arbeit verwendet. Als Referenzgeschwindigkeitsmodell dient in diesem Fall
das PREM, das die Fortbewegung seismischer Wellen in ein 1D-Modell abbildet.

3.2.3 Parametrisierung der Manteltemperaturen

Nimmt man an, dass der Zusammenhang zwischen Geschwindigkeit und Tempera-
tur bei Beriicksichtigung des Chemismus des durchlaufenen Materials bekannt ist,
kénnen aus den Absolutgeschwindigkeiten die zugehdrigen Temperaturen bestimmt
werden (Paulson et al., 2005).

Fiir die Definition des Chemismus reicht bei der Umrechnung der absoluten Ge-
schwindigkeiten zu Temperaturen eine Unterteilung in drei Klassen aus. Das bedeu-
tet, es wird jeweils ein anderer Chemismus angenommen, wenn es sich um ozeanische,
kratonische oder nicht-kratonische Gebiete handelt. Eine Ubersicht iiber die Vertei-
lung der Gebiete findet sich in Abb. 3.2.

Abbildung 3.2: Tektonische Differenzierung der Lithosphire; ozeanische Gebiete =
dunkelblau, kratonische Gebiete = braun, nicht-kratonische, kontinentale Gebiete =
hellblau.

Figure 3.2: Tectonic differentiation of the lithosphere; oceanic area (dark blue),
cratonic area (brown), continental area (light blue).
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3.2.4 Temperaturmodell fiir die Lithosphire

Die Erstellung des Temperaturmodells folgt in dieser Arbeit Klemann et al. (2008).
Von Parsons & McKenzie (1978) wurde die Parametrisierung des Ozeanteils durch
Verwendung einer thermalen Grenzschicht erstellt. Bei der Entstehung von Ozeanbo-
den (sea-floor-spreading) wird der éltere Ozeanboden vom Entstehungspunkt wegge-
schoben. In Folge dessen kiihlt er ab. Daher ergibt sich die MeEthode vom Alter des
Ozeanbodens auf dessen Temperatur zu schliefen. Parsons & McKenzie (1978) sind
der Ansicht, dass diese Abkiihlung nur so lange erfolgt, bis der Ozeanboden nach
einer gewissen Zeit t. eine bestimmte Méchtigkeit und somit auch ein Temperatur-
gleichgewicht erreicht hat. Dann entsteht unterhalb der Lithosphére eine thermische
Grenzschicht, die bewirkt dass die Lithosphére nicht mehr méchtiger wird indem
die Wérme in die Lithosphére transportiert wird. Die Abkiihlungsfunktion wird in
Parsons & McKenzie (1978) folgendermafen beschrieben:

T(z,t) = Tj exf (25&) : (3.2)

wobei T7 die Manteltemperatur ist. Die Parameter z und ¢ sind Tiefe und verstrichene
Zeit seit der Entstehung des Ozeanbodens. Die Konstante k = 8 x 1077 m? /s ist die
Wirmeleitzahl. Wie oben beschrieben gilt diese Gleichung nur bis zu einer kritischen
Temperatur, die zum Zeitpunkt t, erreicht ist, der hier auf 70 Ma festgesetzt wird.
Dies resultiert aus Abbildung 1 in Parsons & McKenzie (1978), in der die Tiefe des
Ozeanbodens gegeniiber der Quadratwurzel des Alters aufgetragen ist. Man kann bis
zu einem Alter von 70 Ma ein lineares Anwachsen der Méchtigkeit des Ozeanbodens
ausmachen. Fiir dlteren Ozeanboden gilt dies nicht mehr. In diesem Fall herrscht ein
Gleichgewichtszustand der Platte. Abkiihlung und Wérmezufluss sind gleich grof.
Die Altersverteilung des Ozeanbodens ist Miiller et al. (1997) entnommen.

Der Temperaturverlauf innerhalb der Lithosphére in Tiefenrichtung ist fiir Ozean-
boden, der dlter als 70 Ma ist, in Abbildung 3.3 dargestellt. Innerhalb der kondukti-
ven Schicht verlduft der Temperaturanstieg mit zunehmender Tiefe linear. Die Dicke
A’ der Schicht wird iiber die Isotherme 77 = 0.757} definiert. Ab dieser Isotherme
erfolgt dann eine Anpassung an die 1300 °C-Isotherme T}. Die Dicke § der thermi-
schen Grenzschicht 1dsst sich aus dem lokalen Stabilitétskriterium

gaT,6?
KN

= Ra, (3.3)

bestimmen. Dabei ist g = 9.81 m /s? die Schwerebeschleunigung der Erde und o = 3x
10751/°C der thermische Raumausdehnungskoeffizient. Mit der kritischen Rayleigh-
Zahl Ra, = 10? ergibt sich eine durchschnittliche kinematische Viskositiit von n =
2.33x 100 m?2/s. AuRerdem gilt der Zusammenhang T, = Ty —7T". Die Dicke A’ wird
iiber den konduktiven Warmetransport in der mechanischen Grenzschicht berechnet:

A = %(T1 ~T)). (3.4)

Die durchschnittliche Wérmestromdichte F' im Intervall (0,¢.) ist

/T, AT,
(mk to)/2  wl/2§ "

F= (3.5)
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Abbildung 3.3: Temperaturverlauf in der Lithosphére nach Parsons & McKenzie (1978).

Figure 3.3: Temperature distribution in the lithosphere adopted from
Parsons & McKenzie (1978).

Die Wiarmeleitfahigkeit & ergibt sich aus k = pCpk. Parsons & McKenzie (1978)
verwendeten hierfiir folgende Werte: p = 3.33 Mg/m3 C, = 1.17 x 103J /kg°C & =
8 x 107" m?/s.
Damit ldsst sich die mittlere Temperaturstruktur der Grenzschicht im Gleichge-
wichtszustand bestimmen:
2€

T=T, [erf(g) + =37 e~ _ 2£2erfc(£)] (3.6)
7T

mit & = (2)/(2(kte)"/?). Mit z als Tiefe erhilt man im Gleichgewichtszustand fol-
gende Beziehungen zur Berechnung der Temperatur:

%z fiir 0 <z <A/,
(2) = T [ 2 ¢ (—€2) 9 .. , (3.7)
1+ 1, ﬁfe —(1+2¢ )erfc({)] fir z > A
mit
z— A’
§=—5 - (3.8)

Dieses Abkiihlungsmodell ist nur fiir die ozeanische Lithosphére geeignet. Fiir die
kontinentale Lithosphére miissen andere Wege gefunden werden.
3.2.5 Grenzschichtmodell fiir die ozeanische Lithosphire

Da sich das eben beschriebene Abkiihlungsmodell auf eine Manteltemperatur von
1300 °C bezieht, die Manteltemperatur aber nicht konstant ist, muss dieses Modell an
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das Temperaturmodell der Tomographie angeglichen werden. Diese Anpassung findet
innerhalb der thermischen Grenzschicht statt. Um den Fall zu vereinfachen, wird das
Modell von Parsons & McKenzie (1978) bis zu einer Tiefe von 150 km angewandt. In
dieser Tiefe ist die Anpassung an die Isotherme nahezu abgeschlossen. Unterhalb von
150 km Tiefe werden linear interpolierte Temperaturen aus dem Tomographie-Modell
verwendet.

3.2.6 Grenzschichtmodell fiir die kontinentale Lithosphire

Der Ansatz von Parsons & McKenzie (1978) eignet sich fiir den kontinentalen Bereich
nicht. Daher miissen andere Methoden verwendet werden, um die Temperatur der
Lithosphére und des oberen Mantels zu bestimmen. Artemieva (2006) bestimmte mit
Hilfe von Warmeflussmessungen an der Oberflache und Untersuchungen von Xeno-
lithen und chemischen Faktoren Temperaturen fiir die kontinentale Lithosphére und
den kontinentalen Mantel. Das Alter und die Dichte der kontinentalen Lithosphé-
re gehen in die Berechnungen ein. Artemieva berechnete dann fiir unterschiedliche
Tiefen an jedem kontinentalen Punkt (exklusive der Schelfgebiete) einen Temperatur-
wert. Auch hier miisste iiber eine thermische Grenzschicht eine Anpassung an den
adiabatischen Temperaturverlauf des Erdmantels folgen. Diese Anpassung brachte
nicht den gewiinschten Erfolg, so dass nun auch im kontinentalen Teil ab einer Tie-
fe von 150 km das Tomographiemodell gilt und oberhalb die Daten von Artemieva
(2006) verwendet werden (Abschnitt 3.2.7). In diesem Sinn ist dann die Bezeichnung
"Grenzschichtmodell" nicht mehr korrekt.

3.2.7 Globales 3D-Grenzschichtmodell

Da die Tomographiemodelle und die "Grenzschichtmodelle" Vereinfachungen sind,
wird versucht, diese Modelle zu verkniipfen. Bei der Wahl eines globalen 3D-
Grenzschichtmodells wird als Grundgeriist auf das Tomographiemodell nach
Becker & Boschi (2002) (Abschnitt 3.2.2) zuriickgegriffen. So gilt ab einer Tiefe von
150 km das Tomographiemodell. Oberhalb dieses Wertes werden fiir ozeanische Ge-
biete das Modell von Parsons & McKenzie (1978) und fiir kontinentale Gebiete die
interpolierten Artemieva-Daten verwendet. Die Schelfgebiete sind aus dem Datensatz
von Artemieva (2006) extrapoliert. Dadurch entsteht in diesen Gebieten ein hohes
Fehlerpotenzial. Bei der Verkniipfung der Modelle fiir Ozean und Kontinent ist zu
beachten, dass die kontinentalen Temperaturdaten auf einem 5°x 5°- Gitter vorlie-
gen, wahrend die Temperaturen der ozeanischen Gebiete auf einem 1°x 1° - Gitter
bekannt sind.

3.2.8 Kritik des Modells

Die globalen, kombinierten Grenzschichtmodelle von Kontinent und Ozean haben
den Nachteil, dass an den Schnittstellen starke Temperatur- und Viskositétsspriinge
auftreten (Abbildung 3.4). Schelfgebiete wurden weder von Artemieva (2006) noch
von Miiller et al. (1997) behandelt, so dass hier keine Daten vorliegen. Hier miissen
die kontinentalen Temperaturen extrapoliert werden, was die Fehlerquellen vergro-
Kert. Desweiteren fehlen fiir gewisse Gebiete Altersdaten des Ozeanbodens. Dies gilt
besonders in der Region um die hier untersuchte Antarktis.
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Abbildung 3.4: Temperaturverteilung nach dem kombinierten Grenzschichtmodell in
230 km Tiefe.

Figure 3.4: Temperature distribution according to the combined boundary-layer
model at 230 km depth.

Fiir eine zukiinftige Verwendung dieses Ansatzes muss das Problem der Uber-
ginge von Kontinentalteil zum Ozeanteil gelost werden. Dann wire dies ein viel-
versprechender Ansatz, da fiir jedes Gebiet spezifische Daten verwendet werden,
wodurch zu erwarten ist, dass ein genauereres Resultat erzielt wird. Um ein funk-
tionierendes Grenzschichtmodell zu konstruieren, sollte auf bessere Ausgangsdaten
zuriickgegriffen werden. Dies ist im Rahmen dieser Arbeit nicht moglich. Fiir diese
Daten sollte gelten, dass sie in den kontinentalen Bereichen feiner aufgelést sind und
die Schelfgebiete abdecken. Fiir die ozeanischen Daten wéren liickenlose Altersda-
ten des Ozeanbodens zwar wiinschenswert, doch meines Erachtens nicht zwingend
erforderlich.

3.2.9 Verwendetes Mosaik-Modell

Das Ziel ist, ein globales Viskositdtsmodell zu entwickeln, das einen glatten Tempe-
raturiibergang zwischen kontinentaler und ozeanischer Lithosphire aufweist. Dieser
Modellansatz geht von einer lateral variierenden Lithosphére aus. Das bedeutet, fiir
jeden Punkt eines 0.5°-Gitters liegt ein Wert fiir die Méchtigkeit der Lithosphére
vor. Diese Méchtigkeit wird aus der Definition der Tiefe der 900°C-Isotherme be-
rechnet. Dies ist in Klemann et al. (2008) anhand der 1300°C-Isotherme néher aus-
gefiihrt, der kontinentale Temperaturdaten von Artemieva (2006) verwendete. Fiir
die ozeanischen Bereiche wird auf ein Abkiihlungsmodell des Ozeanbodens zuriick-
gegriffen, dass aus dem Alter des Ozeanbodens resultiert (Miiller et al., 1997). Die
Lithosphérendicke variiert zwischen 5 und 220 km (Abbildung 3.5). Im Mittel ist
die Lithosphére 69 km maéchtig. Es wird davon ausgegangen, dass die Lithosphére
elastisch ist, was durch eine hohe Viskositit von mindestens 10%® Pa s im Modell
gewihrleistet wird.

Neben der Méchtigkeit der Lithosphére ist das verwendetete Tomographiemodell
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Abbildung 3.5: Tiefe der 900°C-Isotherme, die als Basis der Lithosphére definiert wird.

Figure 3.5: Depth of 900°C isotherm, which is defined as base of the lithosphe-
re.

bekannt. Das Tomographiemodell liefert Geschwindigkeiten der seismischen Wellen
in 71 km, 215 km und 358 km Tiefe. Diese Geschwindigkeiten werden dann in Viskosi-
taten umgerechnet (Abschnitt 3.2.10). Um das Tomographiemodell in Tiefenrichtung
zu verfeinern, wird es nach dieser Umrechnung in Zehn-Kilometer-Schritten bis zur
Oberfléche linear interpoliert. Dabei werden Werte von der Oberflache bis zu einer
Tiefe von 400 km bestimmt.

Dadurch existiert ein 3D-Tomographiemodell, das in Tiefenrichtung in ein Grid
von 10 km und in Richtung der Linge und Breite in ein Grid von 0.5° diskretisiert ist.
Obwohl das Tomographiemodell nur fiir den oberen Mantel gilt, wird es im Folgenden
mit 3D-Mantel (M3) bezeichnet.

Fiir ein umfassendes 3D-Modell muss der 3D-Mantel mit der in der Méchtigkeit
lateral variierenden Lithosphére verkniipft werden. Hierzu wird zunéchst punktweise
untersucht, wie méchtig die Lithosphére ist. Dieser Wert wird dann mit den drei fest-
geschriebenen Tiefen des Tomographiemodells verglichen (71 km, 215 km und 358
km) und entsprechend eingeordnet. Oberhalb der Lithosphérenbasis wird eine elas-
tische Lithosphire angenommen. Die Viskositit wird hierfiir auf 1026 Pa s gesetzt.
Nun wird zum néchsttieferen der drei "Tomographie-Punkte" linear interpoliert. Un-
terhalb dieses Tomographie-Punktes wird der beschriebene 3D-Mantel weitergefiihrt.
Damit ist dies ein Modell, dass primér die Lithosphérenméchtigkeit beriicksichtigt,
sich aber dennoch stark an dem Tomographiemodell orientiert. Dadurch, dass beim
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Abbildung 3.6: Viskositéitsverteilung nach dem Mosaik-Modell in 230 km Tiefe.

Figure 3.6: Viscosity distribution according to the mosaic model at 230 km depth.

Mosaik-Modell die Warmeflussmessungen auf dem Kontinent mit dem Abkiihlungs-
modell im Ozean durch die Bildung einer gemeinsamen 900°C Isotherme verkniipft
werden, entsteht bei diesem Modell ein glatter Ubergang (Abbildung 3.6).

3.2.10 Umrechnung von Temperatur in Viskositit

Die Umrechnung der Temperatur T in die Viskositat n folgt dem Arrhenius-Gesetz
(z.B. Kaufmann et al. (2005)):

E+pV)

n = n, el (3.9)

mit F der Aktivierungsenergie, p dem Druck, V' dem Aktivierungsvolumen, R der
Gaskonstanten und 7y = o1~ / A, wobei A eine Konstante, n der Potenz-Gesetz-
Exponent und o die deviatorische Spannung sind. Verwendet wird hier eine Abwand-
lung nach Paulson et al. (2005) :

n = Ag e F) (3.10)

Hierbei ist « der Aktivierungsparameter und Ag ist ein Regelungskoeffizient. Aus
Paulson et al. (2005) ldsst sich ein Wert von v = 17 fiir den oberen Mantel entneh-
men. Dieser Aktivierungsparameter regelt die Intervallgréfe der zu berechnenden
Viskositét. Nach der hier verwendeten Methode ist dieser Wert bei den Berechnun-
gen konstant. Fiir die Temperaturdaten dieser Arbeit hat sich ein Wert von v = 15.8
optimal erwiesen, d.h. die Ergebnisse fiir Ag dhneln mit diesem - den Literaturwerten
aus Paulson et al. (2005).

T ist die vom Erdradius abhéngige Temperatur einer Tiefenschicht. Die Grofse
T, ist die Schmelztemperatur fiir den oberen Mantel, die vom Erdradius r abhéngt
(McNamara et al., 2003):

Ty (7) = 2100 4 1.4848 7 — (5 x 1074 72). (3.11)
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Um ein fiir dieses Mosaik-Modell giiltiges Ag zu erhalten, wird die Bedingung gestellt,
in 100 — 400 km Tiefe, bei einem festen ~ im Mittel eine Viskositiit von 77 = 5 x 10%°
Pa s zu erreichen. Damit gilt zunéchst fiir jede Tiefenschicht ¢

1
(Inn) = 1 /Alnm dA, (3.12)

wobei A die Gesamtflache der Schicht ist. Dann wird das Mittel iiber alle Schichten
gebildet:

1 400
Inn=— 1 dz . 1
0= g5 /) d (31

Verkniipft man Gleichungen 3.12 und 3.13 und beriicksichtigt den Mittelwert von
5 x 10?2 Pa s, ergibt sich

1 400 T
nbGx10)= — - InA —n dQd 3.14

was nach Ay aufgelost werden muss. Fiir globale Betrachtungen wird die Fliche A
in Gleichung 3.12 durch die Erdoberfliche € ersetzt. Mit Hilfe der Gréfe o7, kann
die zu beriicksichtigende Fliche nochmals separat gesteuert werden, indem Gebiete
die nicht beriicksichtigt werden sollen, Null gesetzt werden. In dem hier vorliegenden
Fall gibt o7, nur das Berechnungsgitter vor.

Um nach Ag aufzulésen, wird folgende Subtraktion in Gleichung 3.14 durchgefiihrt:

1 400 T
InAg=In5+20ln10 - ————— = dQdz . (3.15
o e B fz fQ 0Ty dQ dz ‘/ZVZ();/SV) <’7< T >> 0Ty Z ( )

In den hier durchgefiihrten Berechnungen ergibt sich Ay = 5.325 x 10° Pa s. In
Paulson ef al. (2005) wird fiir den oberen Mantel der Wert A9 = 2 x 10° Pa s
angegeben.

Das errechnete Ag kann mit v = 15.8 in Gleichung 3.10 eingesetzt werden. Somit
kann die Viskositdt an jedem Punkt bestimmt werden, an dem Temperaturwerte
vorliegen. Die Giiltigkeit dieser Zusammenhénge ist auf die Lithosphire und den
oberen Mantel beschrénkt.
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Modellparametrisierungen

4.1 Viskositatsmodelle fiir die Antarktis

Das in Abschnitt 3.2.9 beschriebene Viskositéitsmodell 14sst sich variieren. Um unter-
schiedliche Einfliisse der Parametrisierung untersuchen zu kénnen, wird das Modell
verdndert, indem z.B. die Lithospharenméchtigkeit konstant angenommen wird. Dies
wird in den folgenden Unterkapiteln ndher beschrieben. Insgesamt werden vier Mo-
delle betrachtet.

Die Abkiirzungen erkldren sich folgendermafsen: M steht fiir Mantel und L steht
fiir Lithosphére, die zugehorigen Zahlen markieren die Dimension des Modells in
dem jeweiligen Bereich. Um die Viskositétsverteilung der nachfolgenden Modelle in
Tiefenrichtung darzustellen, wird diese auf einem Antarktis-Profil geplottet dessen
Verlauf in Abbildung 4.1 dargestellt ist.

4.1.1 MI1L1

Das erste Modell ist ein 1D-Viskositédts-Modell (Abschnitt 3.1). Dieses Modell soll
als Vergleichsmodell dienen, um den Einfluss lateraler Variationen einschitzen zu
kénnen, und hat einen kugelschalenférmigen Aufbau, wobei jeder Kugelschale ein
Viskositédtswert zugeordnet ist. Dadurch sieht das Tiefenprofil an jedem geographi-
schen Punkt der Erde exakt gleich aus und reagiert an jedem Punkt in gleicher Weise
auf eine Last. Somit ist zu erwarten, dass sich im Schema der resultierenden Verti-
kalverschiebung hauptséchlich die Lastverteilung des Eismodells widerspiegelt. Diese
Viskositéitsverteilung ist in Abbildung 4.2 zu sehen.

4.1.2 M3L1

Bei diesem Viskositatsmodell (Abbildung 4.2, oben rechts) wird eine homogene Li-
thosphére mit einer Méachtigkeit von 70 km beibehalten. Unterhalb von 70 km Tiefe
wird der 3D-Mantel angefiigt. Es wird von einer elastischen Lithosphére mit einer
Viskositit von 10%° Pa s ausgegangen. Ein Angleich der Werte von 3D-Mantel und
1D-Lithosphére findet nicht statt. Mit diesem Modell sollen die Auswirkungen einer
3D-Viskositatsstruktur des Mantels auf die durch GIA verursachten Vertikalverschie-
bungsrate sowie Horizontalverschiebungs- und Geoidhdhenénderungsrate untersucht
werden.

4.1.3 MI1L3

Alternativ wird die Mdéglichkeit umgesetzt, den 1D-Mantel beizubehalten und nur die
3D-Struktur der elastischen Lithosphére zu beriicksichtigen (Abbildung 4.2, unten
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Abbildung 4.1: Profil 01 durch die Antarktis und Eisméchtigkeit zum LGM.

Figure 4.1: Profile 01 across Antarctica and ice thickness at LGM.

Abbildung 4.2: Viskositétsverteilung auf Profil 01 fiir die Modelle M1L1 (oben links),
M1L3 (unten links), M3L1 (oben rechts) und M3L3 (unten rechts).

Figure 4.2: Viscosity distribution profile 01 for models M1L1 (upper left), M1L3
(lower left), M3L1 (upper right) and M3L3 (lower right).
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links). In diesem Fall ist die Viskositét innerhalb der Lithosphére bzw. innerhalb des
oberen Mantels homogen.

4.1.4 M3L3

Abschliefsend soll noch das komplette 3D-Viskosititsmodell analysiert werden, wie
in Abschnitt 3.2.9 beschrieben (Abbildung 4.2, unten rechts). Hierbei ist die elasti-
sche Lithosphére mit lateral variierender Machtigkeit einem 3D-Mantel, der auf dem
Tomographiemodell beruht, superponiert.

4.2 Vereisungsgeschichte

Die Simulation der Auflast durch die in der Eiszeit vorhandenen Eismassen erfolgt
durch ein Eismodell. Dieses gibt eine mogliche Vereisungsgeschichte wieder, die aber
nicht vollstdndig belegt werden kann. Sie stellt lediglich ein Modell einer mdoglichen
Vereisung dar. Die Verteilung der Eismassen variiert zwischen den existierenden Eis-
modellen deutlich. Im Folgenden sollen die verwendeten Daten vorgestellt werden.
Durch die Tatsache, dass das LGM im Verhéltnis zu der 100 000 Jahre dauernden
Eiszeitperiode nur 21 000 Jahre zuriickliegt, kann die chronologische Entwicklung
partiell mit Hilfe der Geologie rekonstruiert werden. Der Zeitraum bis zum LGM liegt
innerhalb der Reichweite der *C-Datierungsmethode. Einschrinkend muss erwihnt
werden, dass die '“C-Datierungsmethode Unsicherheiten aufweist (Anderson et al.,
2002).

Durch geologische Ablagerungen (z.B. Paldostrandlinien), kann die Verénderung
der Erdkruste iiber diesen Zeitraum abgeschétzt werden. Wenn invertiert wird, kann
auf die Méchtigkeit des damaligen Eisschildes geschlossen werden.

Die Machtigkeit des AES zum LGM nach Peltier (2004) zeigt Abbildung 4.3. Die
entsprechende Vereisungsgeschichte wird ICE-5G genannt. Zu beobachten ist ein
deutlich sichtbares Lastzentrum in der Westantarktis. Aber auch in der Ostantarktis
sind grofse Méchtigkeiten des Eisschildes zu verzeichnen. Das bedeutet, das auch in
diesem Gebiet die Erdkruste stark belastet wurde und sich abgesenkt hat. Allerdings
wird aus den Abbildungen 4.4 und 4.5 klar, dass die Ostantarktis auch heute noch
von sehr dicken Eismassen bedeckt ist. Abbildung 4.5 zeigt, dass bis zur heutigen
Zeit in der Ostantarktis nur eine sehr geringe Entlastung durch Abschmelzen von
Eis stattgefunden hat. Das bedeutet, dass hier ein geringer GIA-Effekt zu erwarten
ist.

In der Westantarktis hingegen ist ein Grofsteil des Eises abgeschmolzen. Daher
ist in diesem Gebiet auch eine deutliche Vertikal- und Horizontalverschiebung zu
erwarten.
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Abbildung 4.3: Méachtigkeit des AES zum LGM nach Peltier (2004).

Figure 4.3: Thickness of the AES at the LGM according to Peltier (2004).
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Abbildung 4.4: Heutige Méchtigkeit des AES nach Modell ICE-5G.

Figure 4.4: Present-day thickness of the AES according to model ICE-5G.
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Abbildung 4.5: Michtigkeit des AES zum LGM abziiglich heutiger Eismassenmaéchtig-
keit.

Figure 4.5: Thickness of the AES at the LGM reduced by present-day ice thick-
ness.
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Modellrechnung

Die aus GIA resultierende Vertikalverschiebung, Horizontalverschiebung und Geoid-
hohenénderung wird nach Martinec (2000) bestimmt. Als Input werden das Viskosi-
tdtsmodell und das Eismodell eingebunden. Die Berechnungen werden im Spektral-
bereich mit einer Auflésung von Grad und Ordnung 50 durchgefiihrt.

5.1 Berechnung der Vertikalverschiebung

Das Programmpaket liefert die Vertikalverschiebung in mm/a. Diese Ergebnisse be-
diirfen keiner weiteren Bearbeitung und konnen direkt visualisiert und analysiert
werden ( Abschnitt 6.2). Die Vertikalvershciebung ist in Abbildung 5.1 fiir das Mo-
dell M3L3 dargestellt.

Vertikalverschiebungsrate (mm/a)

Abbildung 5.1: Vertikalverschiebungsrate (mm/a) fiir Modell M3L3.

Figure 5.1: Vertical displacement rate (mm/a) for model M3L3.
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5.2 Berechnung der Horizontalverschiebung

Das Programmpaket liefert die Horizontalverschiebung in mm/a in Léngen- und Brei-
tenrichtung. Bei einigen Modellen entsteht eine Gesamtbewegung des untersuchten
Gebietes. Da nicht mit regional beschrinkten, sondern mit globalen Modelle gerech-
net wird, wirken auch andere Eisschilde (z.B. Gronland) bzw. deren Viskosititsver-
teilungen auf die Horizontalverschiebung in der Antarktis. Diese dufseren Einfliisse
verfilschen die Horizontalverschiebung, die sich aus regionalen Anderungen der Li-
thosphérenméchtigkeit ergibt. Ohne die Gesamtdrift des Gebietes ist das regional
beeinflusste Verhalten der Horizontalverschiebung deutlich besser zu interpretieren.
Daher sollte die Horizontalverschiebung um deren Mittelwert bereinigt werden, d.h.
die Gesamtdrift der Region. Fiir eine Untersuchung der Polarregion wird ein Gitter
bendtigt, das an den Polen nahezu dquidistant ist, um eine gleichméfige Verteilung
der Berechnungspunkte zu gewéahrleisten.

Diese Bedingung erfiillt das Geodesic Grid. Es ist &hnlich einem Fufball mit kleinen
regelméfiigen Sechsecken oder Fiinfecken aufgebaut. Die Gitterpunkte liegen dann
jeweils im Mittelpunkt der Sechs- oder Fiinfecke. Dadurch haben alle Punkte einen
nahezu gleichen Abstand zueinander, unabhingig ob sie sich in Polndhe befinden
oder am Aquator. Alle Gitterzellen sind zudem nahezu gleich groR. Diese Struktur
entsteht durch das Unterteilen eines Tkosaeders, bei dem die Knoten die Gitterpunkte
darstellen. Die Kanten des Tkosaeders werden in der Mitte geteilt. Hier entsteht ein
neuer Knotenpunkt.

Die Mittelsenkrechten der Verbindungslinien zwischen neuen und alten Knoten
ergeben die neuen Begrenzungslinien der Gitterzellen. Somit wird das Punktnetz
verdichtet und gleichzeitig die Relationen der Punktabstinde und Flachengréfen
nahezu beibehalten. Geringe Verzerrungen treten auf, da die Struktur abschliefsend
auf die Kugelflache projiziert wird. Die Verfeinerung des Gitters ist so beliebig oft
durchfiithrbar. Fiir ndhere Informationen siehe z.B. Randall et al. (2002).

Fiir diese Gitterpunkte wird die Horizontalverschiebung fiir die Linge ¢ und die
Ko-Breite 6 bestimmt. Mit der Rotationsformel aus Klemann et al. (2008) kann der
Rotationsvektor w bestimmt werden, um den sich das gesamte Gebiet dreht:

Wg

1 [ue(é’i,@ﬁi)} _ [ —sing; €S i 0 wy| - (5.1)
ws

a |ug(0;, d;) —cosB; cos p; — cosb;sin ¢; sinb;

Dieses iiberbestimmte Gleichungssystems wird mit dem Gaufs-Markov-Modell gelést.
Das Gleichungssystem 5.1 hat die Form
1 = A x, (5.2)
2n,1 2n,3 3,1
wobei 1 der Beobachtungsvektor, A die Design-Matrix und x der Lésungsvektor sind.
Der Parameter n bezeichnet die Anzahl der Beobachtungspaare. Zur Losung wird die
Normalgleichungsmatrix N aufgestellt:

N=AT P A, (5.3)
3.3 3.2n 2n,2n 2n,3

Im gleichen Schritt wird auch die sogenannte "rechte Seite" n bestimmt, die durch
das Produkt

n=A" P x (5.4)
3.1 3.2n 2n,2n 2n,1
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gegeben ist. Die Gewichtsmatrix P ist hier die Einheitsmatrix, da alle Beobachtungen
gleich genau sind. Der Losungsvektor x (in diesem Fall w) wird folgerichtig mit

x=w=N1n=(ATA) " A1 (5.5)

berechnet.
Mit dem daraus erhaltenen w kann eine Vorwértsrechnung an den gleichen Punkten
durchgefiihrt werden. Dadurch wird die Gesamtbewegung des Gebietes bestimmt.
Die durch die Gesamtbewegung bereinigten Geschwindigkeiten erhélt man durch
Subtraktion:

u'es = uhor —uv. (5.6)

Die Geschwindigkeit der Gesamtdrift betrégt bis zu 0.5 mm/a was ca. 20 % des Ma-
ximalwerts der errechneten Bewegung entspricht. Die berechnete Starrkérperbewe-
gung fiir das Modell M3L3 zeigt eine einheitliche Bewegung des Gebietes in Richtung
West-Siid-West, was global gesehen Richtung Pazifik /Stidamerika entspricht (Abbil-
dung 5.2). Dieser Trend ist fiir ein 3D-Viskositdtsmodell auch bei Kaufmann et al.
(2005) zu beobachten, allerdings bei Belastung mit dem Vereisungsmodell ICE-3G,
einem Vorgangermodell der hier verwendeten Vereisungsgeschichte.

05 10 15 20 25

Horizontalverschiebungsrate (mm/a)

Abbildung 5.2: Horizontale Starrkorperbewegung der Antarktis fiir die Modelle
MI1L1 (links) und M3L3 (rechts).

Figure 5.2: Horizontal rigid-body motion of the Antarctic area for models M1L1
(left) and M3L3 (right).
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5.3 Berechnung der Geoidhohenanderung

Das Programmpaket liefert das Storpotential T der Schwere. Daraus lisst sich nach
der Formel von Bruns (z.B. Torge, 2003):

o=l (5.7)

die Geoidhohendnderung e bestimmen. Die Schwerebeschleunigung wird zu g =
9.81 m/s? angenommen. Abbildung 5.3 zeigt die Geoidhdheninderungsrate é, die
aufgrund des GIA-Prozesses auftritt. Fiir die Modellrechnung ist fiir diese Abbildung
Modell M3L3 gewihlt, wobei eine Auflésung von Grad und Ordnung 100 verwendet
ist.

Oo
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Abbildung 5.3: Geoidhohenédnderungsrate fiir Modell M3L3 bei einer Auflésung von
Grad und Ordnung 100.

Figure 5.3: Geoid-height change rate for model M3L3 for a resolution of degree
and order 100.
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Ergebnisse und Analyse

In diesem Kapitel werden die verschiedenen Erdmodelle (Abschnitt 4.1) gegeniiber-
gestellt, um ihre Einfliisse auf die berechneten Gréfsen zu analysieren. Bei einer
Differenzenbildung wird immer das zweitgenannte Modell vom Erstgenannten ab-
gezogen. Die geographische Einordnung der benannten Gebiete soll nachfolgende
Ubersicht erleichtern (Abbildung 6.1).

Abbildung 6.1: Karte der Antarktis nach (Central Intelligence Agency, 2008).

Figure 6.1: Map of Antarctica according to (Central Intelligence Agency, 2008).

6.1 Vorbemerkung

Aufgrund der Entstehung der Viskositdtswerte des 3D-Mantels, ist darin eine dicke
Lithosphére im Bereich der Ostantarktis in Form von hohen Viskositéten bereits be-
riicksichtigt. Das hat zur Folge, dass selbst bei einem Modell mit 1D-Lithosphére,
im Falle eines 3D-Mantels, der Einfluss der dickeren Lithosphére in der Ostantarktis
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immernoch vorhanden ist. Im Laufe der Analyse wird deutlich, dass die Viskosi-
tatsstruktur des Mantels einen klar dominierenden Einfluss auf GIA ausiibt. Bei
Interpretationen ist eben diese Tatsache zu beriicksichtigen, dass sich in dieser Vis-
kositatsstruktur die lateral variierende Lithosphérenméchtigkeit niederschlagt.

6.2 Vertikalverschiebung

In diesem Abschnitt wird untersucht, wie sich der glazial-isostatische Ausgleich auf
die Vertikalverschiebung auswirkt. Zur Analyse werden die visualisierten Ergebnisse
aus den Abbildungen 4.2 und 6.2 betrachtet. Das Profil entspricht Profil 01(Abbil-
dung 4.1).

13_||||||||||||||||||||||||||||||||||||||||||||||||||||||_
< 12 3 3
€ 11 - — M1L1 =
£ 10 - 2
s 9- M3 L1 3
© 87 — M1L3 3
a7 3
S g3 — M3 L3 3
g 5
£ 33
@ E E
g 23
ENE 3
5 -1 3
2 -2 3 -

0 10 20 30 40 50

Profil 01 (°)

Abbildung 6.2: Vertikalverschiebungsrate fiir unterschiedliche Viskositdtsmodelle auf
Profil 01.

Figure 6.2: Vertical displacement rate for different viscosity models on profile
01.
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6.2.1 MI1L1 vs M1L3

Der Einfluss einer elastischen 3D-Lithosphire auf die Vertikalverschiebung ist ge-
ring. Die Westantarktis hebt sich je nach Modell um maximal 9.2 bis 10.8 mm /aim
Bereich der Ostantarktis werden 4 mm/a erreicht. Im Vergleich von M1L3 zum 1D-
Modell lassen sich maximal Unterschiede von 0.9 bzw —0.5 mm /a nachweisen. Die
geringfiigigen Unterschiede in der Westantarktis lassen sich dadurch erkldren, dass
die tatséchliche Lithospharenméchtigkeit der im 1D-Modell entspricht. Hier stimmen
die Modelle M1L1 und M1L3 nahezu iiberein. Im Bereich der Ostantarktis ergeben
sich leicht grofere Unterschiede , die zu jedem Zeitpunkt kleiner 1 mm/a sind. Hier
kann die méachtigere Lithosphére durch ihre Biegesteifigkeit die Vertikalverschiebung
beeinflussen.
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Abbildung 6.3: Differenz der Vertikalverschiebungsrate fiir die Modelle M1L1 und
M1L3.

Figure 6.3: Difference of the vertical displacement rate for models M1L1 and
M1L3.

6.2.2 MI1L1 vs M3L1

Mit einem 3D-Mantel ergibt sich in der Ostantaktis eine reduzierte Vertikalverschie-
bung. Durch die Viskosititsverteilung im Erdmantel erfolgt auch allgemein eine we-
niger starke Hebung als fiir das 1D-Modell. Der obere Mantel verhélt sich hierbei
s0, als ob die Lithosphére der Ostantarktis méchtiger wére. Dies ist der Fall, da die
Daten fiir den oberen Mantel aus dem unabhéngigen Tomographiemodell stammen.
In den Abbildungen B.2 bis B.5 ist zu sehen, dass Material, welches fiir die Hebung
notwendig ist, nicht ausschliefslich von unten kommt, sondern im Bereich des oberen
Mantels auch von der Seite heran fliefst. Die Viskositétsverteilung (Abbildung 4.2)
macht deutlich, dass durch die Machtigkeit der Lithosphére, beziehungsweise durch
die entsprechende Viskositdtsverteilung, der Kanal fiir den Materialzufluss verengt
wird. Wenn eine Hebung erfolgen soll, muss von unten Material nachkommen. Durch
die in der Ostantarktis méchtigere Lithosphére bleibt weniger Platz fiir die nieder-
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Abbildung 6.4: Differenz der Vertikalverschiebungsrate fiir die Modelle M1L1 und
M3L1.

Figure 6.4: Difference of the vertical displacement rate for models M1L1 and
M3L1.

viskosen Bereiche im oberen Mantel. Diese Bereiche (< 5 x 10%° Pa s) begiinstigen
durch ihre Beschaffenheit einen Materialzufluss. Wird dieser Kanal verengt und der
Materialzufluss reduziert, verlangsamt sich die Hebungsbewegung.

Im Vergleich zur Westantarktis ist in der Ostantarktis ein geringerer Anstieg der
Absolutwerte der Vertikalverschiebung zu beobachten. Der Hauptgrund ist, dass in
der Ostantarktis seit dem LGM weniger Eis abgeschmolzen ist als in der Westant-
arktis (Abbildung 4.5). In der Ostantarktis existiert heute noch ein Eisschild mit
einer Méchtigkeit von bis zu 4000 m (Abbildung 4.4). Zum anderen ist der Grund
fiir die geringere Vertikalverschiebung die erhéhte Biegesteifigkeit der Lithosphére in
der Ostantarktis.

6.2.3 M3L3 vs M1L3

Abbildung 6.2 zeigt, dass bei einem 1D-Mantel die Amplitude der Rate der Vertikal-
verschiebung in der Westantarktis fast 3 mm/a grofer ist als bei einem 3D-Mantel.
Hierbei handelt es sich um fast 30 % der Gesamtverschiebung. Dieser grofe Un-
terschied resultiert aus der starken Oszillation der Modelle, die einen 1D-Mantel
enthalten. Die Profile mit 3D-Mantel zeigen in Abbildung 6.2 auf dem Profil bei
etwa 25° einen deutlich glatteren Verlauf. Die hochfrequenten Anteile werden bei
Verwendung des 3D-Mantels geddmpft, so dass daraus weniger Oszillation und klei-
nere Amplituden resultieren. Die Oszillation ergibt sich aus der Berechnung iiber
KFF im Spektralbereich.
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Abbildung 6.5: Differenz der Vertikalverschiebungsrate fiir die Modelle M3L3 und
M1L3.

Figure 6.5: Difference of the vertical displacement rate for models M3L3 and
M1L3.

6.2.4 M3L3 vs M3L1

Auch bei diesem Vergleich zeigt sich der Einfluss einer 3D-Lithosphére hier auf
einem auf der Tomographie basierenden 3D-Mantel. Im Gegensatz zum Vergleich
in Abschnitt 6.2.1 gibt es im Profilbereich zwischen 20° und 30° etwas kleine-
re Differenzen. Das bedeutet, dass in diesem Bereich der 3D-Mantel den Einfluss
der hier méchtigeren Lithosphére dampft. Der auf der Tomographie basierende 3D-
Mantel weist im Bereich der méchtigeren Lithosphére eine deutlich héhere Viskositét
auf als im 1D-Fall, so dass der Unterschied zur elastischen Lithosphére nicht mehr
so gravierend ist. Dies ist ein Indiz fiir den starken Einfluss des Erdmantels auf die
Struktur der Vertikalverschiebung. Insgesamt démpft die 3D-Lithosphére die Verti-
kalverschiebung ab. Erst im ozeanischen Gebiet (> 45°) ist die Vertikalverschiebung
fiir M3L3 stérker ausgepragt.

6.2.5 M3L3 mit hoherer Auflésung

Mit dem vollstdndigen 3D-Modell ist eine Berechnung mit einer Auflésung von Grad
und Ordnung 100 durchgefiihrt worden. Dadurch soll iiberpriift werden, ob eine gerin-
gere Auflosung ausreichend ist. Die Ergebnisse zeigen, dass bei geringerer Auflésung
kleinfldchige Lastgebiete vernachléssigt werden. Die Antwort auf die nahezu punk-
tuelle Last der Antarktischen Halbinsel wird in der gréberen Auflésung nicht regis-
triert (Abbildung 6.8). Fiir die Ostantarktis reicht die geringere Auflésung aus. Wie
Abbildung 6.7 zeigt, ist die Vertikalverschiebungsrate in der Ostantarktis fiir beide
Berechnungen nahezu identisch. Im Hinblick auf die wesentlich grofere Rechenzeit
bei einer hoheren Auflésung bei relativ geringem Nutzen wird eine Auflésung von
Grad und Ordnung 50 als ausreichend angesehen. Fiir spezielle Untersuchungen in
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Abbildung 6.6: Differenz der Vertikalverschiebungsrate fiir die Modelle M3L3 und
M3L1.

Figure 6.5: Difference of the vertical displacement rate for models M3L3 and
M3L1.

den Gebieten, die sich hier signifikant unterscheiden, sollte auf die hthere Auflésung
zuriickgegriffen werden.
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Abbildung 6.7: Differenz der Vertikalverschiebungsrate fiir Modell M3L3 bei unter-
schiedlicher Auflésung.

Figure 6.7: Difference of the vertical displacement rate for model M3L3 with
different resolution.

Differenz der Vertikalverschiebungsrate (mm/a)

Abbildung 6.8: Differenz der Vertikalverschiebungsrate fiir Modell M3L3 bei unter-
schiedlicher Auflsung.

Figure 6.8: Difference of the vertical displacement rate for model M3L3 with
different resolution.
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6.2.6 Mittlere Vertikalverschiebung

Zur Bildung eines Mittelwertes miissen die Daten auf ein Geodesic Grid (Abschnitt
5.2) iiberfithrt werden. Dann kann ein arithmetisches Mittel iiber alle Werte gebildet
werden. Wenn man die Landhebung fiir West- und Ostantarktis getrennt betrachtet,
wird deutlich, dass sich die Westantarktis im 1D-Modell stérker hebt als die Ostant-
arktis. Im 3D-Modell, und speziell im hochaufgelosten 3D-Modell, gibt es fast keinen
Unterschied zwischen West- und Ostantarktis. Die folgenden Abbildungen zeigen den
Mittelwert der Vertikalverschiebungsrate fiir die Ostantarktis (Abbildung 6.9) und
die Westantarktis (Abbildung 6.10). Hierzu ist die Vertikalverschiebungsrate bis zum
50. Grad siidlicher Breite beriicksichtigt. Die Grenze zwischen West- und Ostantark-
tis ist bei dieser Berechnung der 165. Grad Ostlicher Lénge. Wie schon in Abbildung
6.2 deutlich wurde, dampft die Modellierung eines 3D-Mantels die Vertikalverschie-
bung etwas ab. Mit 3D-Lithosphére entstehen vor allem in der Ostantarktis leicht
grofkere Vertikalverschiebungsraten wie mit 1D-Lithosphére.

Tabelle 6.1: Mittelwerte der Vertikalverschiebungsrate in der Ostantarktis in mm/a.

Table 6.1: Mean values of vertical displacement rate in East Antarctica in mm/a.

M1 M3
L1 | 0.3597 | 0.3884
L3 | 0.3069 | 0.3318

Fiir das spektral hoher aufgeloste Modell, das im Folgenden M3L3 hd genannt wird,
ergibt sich ein Mittelwert von 0.3459 mm/a.

Tabelle 6.2: Mittelwerte der Vertikalverschiebungsrate in der Westantarktis in mm/a.

Table 6.2: Mean values of vertical displacement rate in West Antarctica in mm/a.

M1 M3
L1 | 0.4276 | 0.4368
L3 | 0.3618 | 0.3549

Fiir das spektral hoher aufgeloste Modell ergibt sich ein Mittelwert von 0.3454 mm /a.



6.2 Vertikalverschiebung 49

I o o
o i o N o4 ©w
[ o N (9] w [9)]

IVILLEIWETL Ul Verukaiversciieungsrate (miva)

o
o
Gl

M1L1 M1L3 M3L1 M3L3 M3L3_hd
Modell

Abbildung 6.9: Mittelwerte der Vertikalverschiebungsrate in der Ostantarktis fiir die
betrachteten Modelle.

Figure 6.9: Mean values of vertical displacement rate in East Antarctica for the
considered models.
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Abbildung 6.10: Mittelwerte der Vertikalverschiebungsrate in der Westantarktis fiir die
betrachteten Modelle.

Figure 6.10: Mean values of vertical displacement rate in West Antarctica for
the considered models.
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6.3 Horizontalverschiebung

Die Darstellung der Horizontalverschiebung erfolgt nach der in Abschnitt 5.2 be-
schriebenen Bereinigung hinsichtlich der Starrkérperbewegung des Gebietes. Bei Ver-
wendung eines 1D-Viskositdtsmodells herrscht in der Horizontalen eine nahezu bi-
polare Bewegung vor. Bei Verwendung des 3D-Modells M3L3 ist dies nicht der Fall.
Abweichungen entstehen entlang der Transantarctic Mountains. Hier liegt auch die
Grenze der alten, méchtigen Lithosphére der Ostantarktis und der jungen, diinnen
Lithosphédre der Westantarktis. Auf der Ostseite der Gebirgskette entfernt sich die
Lithosphédre vom Gebirge. Auf der Westseite, im Gebiet der grofsten Eismassednde-
rungen (Gebiet der Hauptlast), ist die Ausrichtung der Vektoren nicht polgerichtet.
Durch die starke Landhebung in diesem Bereich ergibt sich eine horizontale Bewe-
gung weg vom ehemaligen Lastzentrum.

Im nahen Umfeld des Lastzentrums ist eine divergente horizontale Bewegung zu
erwarten. Unterhalb der Last entsteht eine Absenkung. Wenn diese sich wieder hebt,
entsteht an der Oberfliche eine nach aufen gerichtete Bewegung der Lithosphére.
Im weiteren Umfeld ergibt sich eine zum ehemaligen Lastzentrum hin gerichtete
Bewegung.

Zum Vergleich der Horizontalverschiebung ist die Differenz der zu vergleichenden
Modellergebnisse aufgrund der unterschiedlichen Vektorenrichtungen nicht aussage-
kraftig. Daher sind die Bewegungen in den Abbildungen 6.11 - 6.15 jeweils absolut
dargestellt.

6.3.1 MI1L1 vs M1L3
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Abbildung 6.11: Horizontalverschiebungsrate fiir die Modelle M1L1 (links) und M1L3
(rechts). Die Pfeile zeigen die Verschiebungsrichtung an und haben Einheitslénge.

Figure 6.11: Horizontal displacement rate for models MI1L1 (left) and MI1L3
(right). The arrows show the direction of motion and have unit length.

Zunéchst fallt auf (Abbildung 6.11), dass die Horizontalverschiebung im 1D-Modell
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(M1L1) deutlich kleiner ist als bei einer 3D-Lithosphére (M1L3). Im ozeanischen Be-
reich ist dies deutlicher zu beobachten. Im kontinentalen Bereich der Ostantarktis
ist eine leicht verstérkte Horizontalverschiebung zu beobachten. Durch die méchti-
gere Lithosphére hat sich die Richtung der Horizontalverschiebung geédndert. Nach
Bereinigung beziiglich der Starrkdrperbewegung zeigen die entsprechenden Vektoren
nicht in Richtung des geographischen Pols.

Die Anderung der Lithosphirenmichtigkeit wirkt sich auf die Horizontalverschie-
bung in der Westantarktis und der Transantarctic Mountains aus. Im 1D-Modell
ergeben sich Horizontalverschiebungsraten von maximal 0.5 mm/a vom Pol weg.
Mit der 3D-Lithosphére bewegen sich aber auch diese Regionen iiberwiegend zum
Pol hin.

6.3.2 MI1L1 vs M3L1
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Abbildung 6.12: Horizontalverschiebungsrate fiir die Modelle M1L1 (links) und M3L1
(rechts). Die Pfeile zeigen die Verschiebungsrichtung an und haben Einheitslénge.

Figure 6.12: Horizontal displacement rate for models MI1L1 (left) and MS3L1
(right). The arrows show the direction of motion and have unit length.

In Abbildung 6.12 ist zu sehen, dass die Horizontalverschiebung durch einen 3D-
Mantel reduziert wird. Die bipolare Struktur des Modells M1L1 ist nicht mehr deut-
lich zu erkennen.

Der 3D-Mantel verringert die Horizontalgeschwindigkeit gegeniiber dem 1D-Modell
regional um iiber 1 mm/a. Im siidlichen Teil von Marie-Byrd-Land (Punkt A) sowie
an der Amundsen-See (Punkt B) verstérken sich die polabgewandten Bewegungen
bei Beriicksichtigung eines 3D-Mantels.

Lediglich in der Westantarktis und den Transantarctic Mountains sind die Er-
gebnisse mit denen des 1D-Modells vergleichbar. Die groften Anderungsraten in der
Ostantarktis erhdlt man in Victorialand (Punkt C).
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6.3.3 M3L3 vs M1L3
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Abbildung 6.13: Horizontalverschiebungsrate fiir die Modelle M3L3 (links) und M1L3
(rechts). Die Pfeile zeigen die Verschiebungsrichtung an und haben Einheitslénge.

Figure 6.13: Horizontal displacement rate for models M3L3 (left) and MI1L3
(right). The arrows show the direction of motion and have unit length.

Bei diesem Vergleich wird von einer 3D-Lithosphérenstruktur ausgegangen und die
Viskositét des oberen Mantels variiert. Auch hier ist zu sehen, dass die 3D-Struktur
des oberen Mantels die Horizontalverschiebungsrate dampft. Im ozeanischen Bereich
ist die Horizontalverschiebungsrate teilweise um mehr als 1 mm/a geringer als bei
einem homogenen 1D-Mantel. Bei einer maximalen Geschwindigkeit fiir M1L3 von
2.5 mm entspricht das einer Anderung der Horizontalverschiebungsrate von maximal
40 %. Im kontinentalen Bereich reduziert sich die Geschwindigkeit vor allem in der
Ostantarktis und speziell in Victorialand (Punkt C in Abbildung 6.12).

Die michtige Lithosphére in diesen Gebieten beeinflusst die Viskositét des oberen
Mantels (Abschnitt 6.1). In Abbildung 4.2 oben rechts ist zu erkennen, dass dieser
Einfluss auch ohne variable Lithosphdrenméchtigkeit vorhanden ist.
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6.3.4 M3L3 vs M3L1
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Abbildung 6.14: Horizontalverschiebungsrate fiir die Modelle M3L3 (links) und M3L1
(rechts). Die Pfeile zeigen die Verschiebungsrichtung an und haben Einheitslénge.

Figure 6.14: Horizontal displacement rate for models M3L3 (left) and M3L1
(right). The arrows show the direction of motion and have unit length.

Dieser Vergleich verdeutlicht den geringen Einfluss der variablen Lithosphéren-
méchtigkeit sofern der Mantel 3D ist. Bei Modell M3L1 (Abbildung 4.2) ist zu er-
kennen, dass die méchtige Lithosphére der Ostantarktis den Mantel in dieser Region
beeinflusst, obwohl die Lithosphére nur eindimensional modelliert wurde: Der 3D-
Mantel hat in den Regionen einer méchtigen Lithosphére eine hohere Viskositdt als
sonst. Wird eine 3D-Lithosphére beriicksichtigt, &ndert sich dadurch die Viskositéts-
struktur in diesen Bereichen um ein bis zwei Gréfsenordnungen weniger. Daher sind
die Effekte auf GIA und somit auf die Horizontalverschiebungsrate abgeschwicht.
Der Haupteinfluss geht von der Viskositédtsstruktur des Erdmantels aus, in der die
kratonische Lithosphéire der Ostantarktis bereits beriicksichtigt ist (Abschnitt 6.1).
Hauptséachlich in der Westantarktis ergeben sich durch die 3D-Lithosphére Betrags-
und Richtungsénderungen der Vektoren der Horizontalverschiebung. Die von den
Transantarctic Mountains zur Ostantarktis gerichtete Bewegung wird zudem durch
die 3D-Lithosphére verstirkt.
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6.3.5 M3L3 mit hoherer Auflésung
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Abbildung 6.15: Horizontalverschiebungsrate fiir Modell M3L3 bei niedriger (links)
und hoher (rechts) Auflosung. Die Pfeile zeigen die Verschiebungsrichtung an und
haben Einheitslénge.

Figure 6.15: Horizontal displacement rate for model M3L3 with low (left) and
high (right) resolution. The arrows show the direction of motion and have unit length.

Die hohere Auflésung scheint die Horizontalgeschwindigkeit zun#chst nicht zu be-
einflussen (Abbildung 6.15). In Abbildung 6.16 fillt jedoch auf, dass hauptsichlich
im Bereich des Lastzentrums ein Unterschied auftritt. Beim hoheraufgelsten Modell
sind die Verschiebungsraten geringer. Bei einer maximalen Verschiebungsgeschwin-
digkeit von ca 1 mm/a ist der Einfluss einer hoheren Auflosung mit 25 % der Maxi-
malgeschwindigkeit nicht zu vernachléssigen.



6.3 Horizontalverschiebung 25

0.00 0.05 0.10 0.15 0.20 0.25

Differenz der Horizontalverschiebungsrate (mm/a)

Abbildung 6.16: Differenz der Horizontalverschiebungsrate fiir Modell M3L3 bei
unterschiedlicher Auflgsung. Die Pfeile zeigen die Verschiebungsrichtung an und haben
Einheitslange.

Figure 6.16: Difference of horizontal motions for model M3L3 with different re-
solution. The arrows show the direction of motion and have unit length.

6.3.6 Mittlere Horizontalverschiebung

In Abschnitt 6.3.1 ist gezeigt worden, dass die Intensitdt der Horizontalverschiebung
zwischen den einzelnen Modellen variiert. Zur Quantifizierung der Bewegungen wird
fiir jedes Modell der Mittelwert der Amplituden berechnet, wobei nur Werte inner-
halb des betrachteten Gebietes, das heifst fiir alle Punkte siidlich von 70° siidlicher
Breite berticksichtigt sind (Abbildung 6.17 und Tabelle 6.3). Da auf einem Geodesic
Grid gearbeitet wird, kann das arithmetische Mittel gebildet werden.
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Tabelle 6.3: Mittelwerte der Horizontalverschiebungsrate fiir das betrachtete Gebiet in
mm/a.

Table 6.3: Mean values of the horizontal displacement rate in the area cosidered
in mm/a.

M1 M3
L1 | 0.8370 | 0.2970
L3 | 1.2659 | 0.3853

Fiir das spektral hoher aufgeloste Modell M3L3 _hd ergibt sich ein Mittelwert von
0.3847 mm/a.

1.4 T T T T T

Mittelwert der Horizontalverschiebungsrate (mm/a)

M1L1l M1L3 M3L1 M3L3 M3L3_hd
Modell

Abbildung 6.17: Mittelwerte der Horizontalverschiebungsrate fiir die betrachteten
Modelle.

Figure 6.17: Mean values of horizontal displacement rate for the models conside-
red.

Sowohl aus Tabelle 6.3 als auch Abbildung 6.17 ist ersichtlich, dass die Modellie-
rung des oberen Mantels die Horizontalverschiebungsrate beeinflusst. Bei einem 1D-
Mantel ist die durchschnittliche Geschwindigkeit der Horizontalverschiebung deutlich
héher als im Falle eines 3D-Mantels. Die Differenz zwischen M1L3 und M3L3 betrigt
0.88 mm/a. Bei einer Geschwindigkeit der Horizontalverschiebung von 1.27 mm/a
bzw. 0.39 mm/a bedeutet dies eine Reduktion durch den 3D-Mantel um ca. 70 %.
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Eine 1D-Lithosphére reduziert die Horizontalverschiebungsrate nur um 23 — 33 %.
Das bestétigt, dass der Einfluss der Variation der Lithosphérenméchtigkeit auf die
Horizontalverschiebung dem Einfluss des 3D-Mantels untergeordnet ist.
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6.4 Geoidhohenanderung

Das Schwerefeld #ndert sich mit der Anderung der Massenverteilung. Daraus er-
gibt sich, dass sich die Schwere im Gebiet einer Landhebung vergrofert, da Material
zugefithrt wird. Im Folgenden wird das Geoid betrachtet, das sich als Aquipotenzi-
alfléche des Schwerepotenzials bei einer Schwerednderung verschieben muss. Nimmt
die Schwere zu, vergrofert sich der Abstand des Geoids zum Massenschwerpunkt und
umgekehrt (Abbildung 6.18).

-3 -2 -1 0 1 2 3
Geoidhdhenanderungsrate (mm/a)

Abbildung 6.18: Geoidhohenidnderungsrate fiir Modell M3L3.

Figure 6.18: Geoid-height change rate for model M3L3.
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6.4.1 MI1L1 vs M1L3
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Abbildung 6.19: Differenz der Geoidhdhenédnderungsrate fiir die Modelle M1L1 und
M1L3.

Figure 6.19: Difference of the geoid-height change rate for models MI1L1 and
M1L3.

Bei diesem Vergleich zeigt sich der Einfluss der lateral variablen Lithosphirenméch-
tigkeit mit maximal 0.03 mm /a. Insgesamt &ndert sich die Geoidhéhe in der Antarktis
um ca. 1.3 mm/a (Abbildung 6.18).

Von der méchtigeren Lithosphére am stérksten beeinflusst ist Enderbyland 0st-
lich von Kénigin-Maud-Land in der Ostantarktis (Abbildung 6.1) bzw. Punkt A in
Abbildung 6.19. Dieses Gebiet féllt auch bei der Vertikalverschiebung auf. Hier war
auf einem relativ kleinen Gebiet eine sehr grofe zusétzliche Eislast.

Die Unterschiede zwischen einer 1D- und 3D-Lithosphére zeigen sich in der
Westantarktis nordlich des ehemaligen Lastzentrums. Um die Einfliisse einer late-
ral variierenden Lithosphirenméchtigkeit messtechnisch nachzuweisen, miisste die
Geoidhshenénderung mit einer Genauigkeit von etwa 0.01 mm/a bestimmt werden.
Heutzutage wird mit der Satellitenmission GRACE fiir den jdhrlichen Trend eine
Genauigkeit von etwa 0.1 mm/a erreicht, was bedeutet dass der reine Einfluss der
lateral variierenden Lithosphérenmichtigkeit bisher mit GRACE nicht gemessen wer-
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den kann.

6.4.2 MI1L1 vs M3L1
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Abbildung 6.20: Differenz der Geoidhohenédnderungsrate fiir die Modelle M1L1 und
M3L1.

Figure 6.20: Difference of the geoid-height change rate for models MI1L1 and
M3L1.

Bei einem Vergleich mit Abbildung 6.19 muss beachtet werden, dass die Skala griéfer
ist. Durch die lateral variierende Viskositdt des Mantels ergibt sich im Bereich der
Westantarktis eine grofere Anderung des Geoidhshe. Das Gebiet hat im 3D-Mantel-
Modell im Bereich der Asthenosphére (zwischen 200 und 300 km Tiefe) eine um eine
Grofenordung geringere Viskositit als im 1D-Mantel-Modell (Abbildung 4.2). Die
Asthenosphiire ist niederviskos (1 x 10! Pa s). Auch im Bereich der Antarktischen
Halbinsel ist diese Konstellation in abgeschwéchter Form zu beobachten.
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6.4.3 M3L3 vs M1L3
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Abbildung 6.21: Differenz der GeoidhShenédnderungsrate fiir die Modelle M3L3 und
M1L3.

Figure 6.21: Difference of the geoid-height change rate for models M3L3 and
M1L3.

Bei einer 3D-Lithosphére ergibt sich bei einem 3D-Mantel ein &hnliches Muster wie
bei einer 1D-Lithosphédre (Abbildungen 6.20 und 6.21). Dies folgt daraus, dass der
3D-Mantel mit einer méchtigeren Lithosphére in der Ostantarktis verbunden ist (Ab-
schnitt 6.1). Der maximale Unterschied betrégt ca. 0.17 mm/a. Dies zeigt, dass der
Haupteinfluss die Mantelviskositét ist.
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6.4.4 M3L3 vs M3L1
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Abbildung 6.22: Differenz der GeoidhGhendnderungsraten fiir die Modelle M3L3 und
M3L1.

Figure 6.22: Difference of the geoid-height change rate for models M3L3 and
M3L1.

In diesem Abschnitt wird der Einfluss der Variation der Lithosphirenmaichtigkeit
in Verbindung mit einem 3D-Mantel aufgezeigt. Im Vergleich zu Abbildung 6.21 ist
die Skala kleiner. Die Westantarktis zeigt fiir die 3D-Lithosphére eine stérkere Zu-
nahme der Geoidhohendnderung. Auferdem fillt wieder die Anomalie in Enderby-
land (Punkt A) auf. Weiterhin zeigt sich, dass die Transantarctic Mountains keinen
Einfluss auf die Geoidh6hendnderung haben. Im Bereich der Transantarctic Moun-
tains existiert in den Modellen wie erwartet keine niederviskose Asthenosphére, da
sich dieser Bereich direkt am Ubergang zwischen Ost- und Westantarktis befindet.
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6.4.5 M3L3 mit hoherer Auflésung
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Abbildung 6.23: Differenz der Geoidh6hendnderungsrate fiir Modell M3L3 bei unter-
schiedlicher Auflésung.

Figure 6.23: Difference of the geoid-height change rate for model M3L3 with
different resolution.

Durch hohere spektrale Auflésung ergibt sich analog zu der Vertikalverschiebungsrate
in Abschnitt 6.2.5 fiir die Westantarktis ein anderes Resultat. Dies gilt insbesondere
fiir die Antarktischen Halbinsel. Dort werden die grofsten Abweichungen gemessen,
die in der kleineren Auflosung vermutlich nicht oder nur unzureichend erfasst wurden.
Das restliche Pattern ist nahezu ein Nullfeld.
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6.5 Zusammenfassung

Zusammenfassend ldsst sich festhalten, dass die Verwendung eines 3D-Modells un-
erlasslich ist. Zum (innerhalb der Schichten homogenen) 1D-Modell sind in allen
untersuchten Bereichen Diskrepanzen feststellbar.

Fiir die Antarktis sind vor allem die Auswirkungen der Unterschiede der Lithosphé-
renmichtigkeit der West- und Ostantarktis relevant. Die 3D-Lithosphire verdndert
im Modell auch die Viskositét des oberen Mantels, dessen grofer Einfluss auf GIA
in dieser Arbeit deutlich gemacht worden ist.

6.5.1 Einfluss der Lithosphirenméichtigkeit

Der Einfluss der Variation der Lithosphirenméchtigkeit auf die Vertikalverschie-
bungsrate betrigt maximal 1 mm/a, was ca. 10 % entspricht. Im Durchschnitt be-
wirkt die Variation der Lithosphirenmaéchtigkeit einen minimalen Anstieg der Am-
plituden. Dies ist lediglich in der Westantarktis bei gleichzeitigem 3D-Mantel nicht
der Fall.

Auch die Horizontalverschiebungsrate wird von der Variation der Lithosphéren-
miéchtigkeit beeinflusst. Dies gilt insbesondere fiir die Westantarktis, was auch auf
die dort grofse Lastdnderung und die damit verbundenen Reaktionen des Erdkorpers
hindeutet. Durch die 3D-Lithosphére ist eine verstirkte Bewegung zum Pol hin zu
beobachten. Die Bewegung, die weg vom Lastzentrum zeigt ist bei 3D-Lithosphére
weniger ausgepragt und wird durch die polgerichtete Bewegung stellenweise iiberla-
gert. Bei einem 3D-Mantel verringert sich der Einfluss einer 3D-Lithosphire, da diese
teilweise schon im Mantel parametrisiert ist 6.1. Fiir die mittlere Amplitude bewirkt
die 1D-Lithosphére bei Verwendung eines 1D-Mantels eine Reduktion der Geschwin-
digkeit um 33% gegeniiber der 3D-Lithosphére. Bei einem 3D-Mantel reduziert sich
der Einfluss auf 22%. Das bedeutet, dass der Einfluss der variierenden Lithosphéren-
maéchtigkeit auf die Horizontalverschiebung ca. ein Fiinftel der Gesamtverschiebung
betrigt.

Fiir die Geoidhthendnderung ist der Einfluss der Variation der Lithosphirenméch-
tigkeit geringer als der Einfluss eines 3D-Mantels. Wie erwartet ergeben die Geoid-
héhendnderung und Vertikalverschiebung eine dhnliches Muster, allerdings mit einer
anderen Grofenordnung.

6.5.2 Einfluss eines 3D-Mantels

Der 3D-Mantel hat den dominierenden Einfluss auf die berechneten Grofen. Ab-
bildung 4.2 zeigt, dass die Viskositatsvariation des Mantels gegeniiber der des 1D-
Modells signifikant ist. Deren Einfluss auf die Vertikalverschiebungsrate ist gering.
Der 3D-Mantel sorgt fiir eine Dadmpfung der hochfrequenten Anteile der Bewegung.
Die Horizontalverschiebung ist ebenfalls vom Mantel beeinflusst. Durch Verwen-
dung eines 3D-Mantels wird diese im Mittel um ca. 70 % reduziert. In der Region des
ehemaligen Lastzentrums werden die berechneten Werte vom 3D-Mantel nur gering-
fiigig beeinflusst. In der Ostantarktis, auf der auch heute noch viel Eis lastet, ergibt
sich eine stérkere Beeinflussung durch die Viskositdtsverteilung des 3D-Mantels.
Der 3D-Mantel beeinflusst die Geoidhohenédnderung doppelt so stark wie die vari-
ierende Lithosphdrenméchtigkeit. In Regionen von starkem Landanstieg, ist fiir einen
3D-Mantel eine deutliche Zunahme der Geoidhéhenédnderung zu beobachten.
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6.5.3 Ubersicht
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Tabelle 6.4: Ubersicht iiber die Ergebnisse der einzelnen Modelle

Table 6.4: Overview about the results of the different models.

Mantelparametrisierung

Lithosphérenvariation

Vertikalverschiebung

Wird durch 3D-Mantel ge-
dampft, dennoch gilt der Man-
tel als Haupeinflussfaktor.

Wird von 3D-Lithosphére nur
um 10% veréndert.

Horizontalverschiebung

3D-Mantel reduziert Horizon-
talverschiebung um bis zu
70% gegeniiber Verwendung
des 1D-Mantels.

3D-Lithosphidre  beeinflusst
hauptsichlich  Westantarktis
durch gréfsere Verschiebungs-
rate, im Schnitt um 25% der
Gesamtverschiebung.

Geoidhthendnderung

3D-Mantel beeinflusst Geoid-
hohenénderung doppelt so
stark wie die lateral variieren-
de Lithosphérenmaichtigkeit.
Im Gegensatz zum 1D-Mantel
verstirkte Anderung in den
Hauptlastgebieten.

3D-Lithosphidre  beeinflusst
die Geoidhdhendnderung
kaum.

6.5.4 Abschlielende Bemerkung

Der Einfluss der variierenden Lithosphdrenmé&chtigkeit ist nachgewiesen worden. Al-
lerdings hat sich gezeigt, dass der Einfluss der Viskositdtsverteilung im Mantel do-
miniert. Natiirlich kommen bei einem 3D-Mantel in Form von héheren Viskositédten
auch Aspekte der lateral variierenden Lithosphidrenméchtigkeit zum tragen. Den-
noch muss der Mantel als dominierende Kraft herausgestellt werden. Anhand der
hier durchgefithrten Modellierung zeigt sich, dass der Einfluss einer unterschiedli-
chen Modellierung des oberen Mantels heute schon durch Messungen nachgewiesen
werden kann, dass aber Einfliisse der variierenden Lithosphérenméichtigkeit erst in
naher Zukunft mit Messungen verifiziert werden kann.
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Ausblick

Zur Modellierung werden in dieser Arbeit sowohl globale Erd- als auch Eismodel-
le herangezogen. Diese Ergebnisse konnen mit regionalen Modellen weiter verfei-
nert werden, die zumeist eine bessere Auflésung besitzen. Das Tomographiemodell
von Danesi & Morelli (2001) ist ein erster Schritt zur Verbesserung der Modell-
rechnungen. Die Autoren haben ein Tomographiemodell abgeleitet, das speziell fiir
die Antarktis gilt und dort feiner aufgeldst ist als das hier verwendete Modell von
Becker & Boschi (2002). Dadurch konnen, aufgrund des starken Einflusses des obe-
ren Erdmantels, die Ergebnisse noch verfeinert modelliert werden. Die Eismodelle
betreffend konnte das antarktische Eismodell 1J05 von Ivins & James (2005) eine
weitere Verbesserung bringen. Die Lastverteilung im antarktishcen Gebiet ist hier
genauer beschrieben als im globalen Modell.

Der Ansatz eines Grenzschichtmodells sollte auch weiterhin verfolgt werden. Sollte
ein derartiges Modell realisiert werden kénnen, sind sichtbare Verbesserungen in re-
gionalen Gebieten méoglich. Allerdings wiirden hierzu bessere Daten bendtigt als hier
vorliegen. Die bisherigen Datensétze haben grofse Liicken, sowohl im kontinentalen
Bereich (Schelfgebiete), als auch in ozeanischen Gebieten, in denen keine Altersdaten
vorliegen. Die durch Extra- bzw. Interpolation erzeugten Fehler sind grof.

Fiir die Folgemission(en) der Satellitenmission GRACE wird fiir die Bestimmung
des Trends der jdhrlichen Geoiddnderung eine Genauigkeit von 0.01 mm/a ange-
strebt. Wird dies erreicht, ist eine Messung des Einflsses einer variierenden Litho-
sphiarenméchtigkeit damit méglich. Erst dann kénnen die Modellierungen der Geoid-
anderung dieser Arbeit mit Messwerten verglichen werden. Der deutlich stérkere
Einfluss des oberen Mantels ist allerdings schon heute im messbaren Bereich.
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Vektorielle Kugelflachenfunktionen

Die vektoriellen Kugelflachenfunktionen Sgni(ﬂ),j = 0,1,..., m = —j,—j +

1,...,7, A= —1,0,1 sind fiir diese Arbeit nach Martinec (2000) definiert als

SL0(Q) = eYim(Q),

n
=
=
i

VaYm(2), (A.1)

S'(Q) = LaY;m(Q).
Dabei ist Vo der Winkelanteil des Gradientenoperators:

1 0

0
— ey il A2
Vo = eogs T e a5 (4.2)
und Lgq steht fiir den Winkelanteil des Rotationsoperators:
Lo == e, x Vq. (A.3)

Die in Gleichung A.1 verwendeten Yj,,,(Q2), Q := (6, ¢), sind normierte skalare Ku-
gelflachenfunktionen. Nachfolgende Normierung sowie die Definition iiber Legendre-
polynome ist z.B. in Varshalovich et al. (1988) zu finden:

/ Y (Q) [V ()] dQ = 67 Gy - (A.4)
Qo

Hierbei gilt d€) := sinfdfdp, €y ist der volle Raumwinkel, d;; bezeichnet das
Kronecker-Delta, der Stern (Asterisk) kennzeichnet eine komplexe Konjugation, die
Vektoren e,, eg und e, sind sphérische Basiseinheitsvektoren und 6 und ¢ stehen fiir
die Co-Breite und fiir die Lénge.

Die  Vektorfunktionen ngnl)(ﬂ) werden  sphérische,  vektorielle  Ku-

gelflachenfunktionen genannt, wihrend Sg%(Q) als toroidale, vektorielle Ku-

gelflichenfunktionen bezeichnet werden. Die vektoriellen Kugelflichenfunktionen
S\ () und S, () mit unterschiedlichem Grad, j # j, unterschiedlicher Ord-

m
nung, m # m/, und unterschiedlichen oberen Indizes, A # X, sind orthogonal,

/Q O s (@) - [s09,@)] " 4 = o, (A.5)

wobei der Punkt fiir das vektorielle Skalarprodukt steht.
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Verschiebungsrate in Lithosphare und
oberem Mantel

Zur Nlustration der Bewegung in der Lithosphére und dem oberen Mantel werden
Abbildungen verwendet, die sowohl Horizontal- als auch Vertikalverschiebungsraten
gemeinsam auf einem Profil zeigen. Die Vektoren zeigen die Bewegung innerhalb der
Bildebene. Bewegungen orthogonal zur Bildebene sind farbig dargestellt.

B.1 Profil 01

Profil 01 ist das schon zuvor verwendete Profil (Abbildung B.1).

e
0 500 1000 1500 2000 2500 3000 3500 4000 4500

Méchtigkeit des Eisschildes (m)

Abbildung B.1: Profil 01 durch die Antarktis und Eisméchtigkeit zum LGM.

Figure B.1: Profile 01 across Antarctica and ice thickness at LGM.

In den Abbildungen B.2, B.3, B.4 und B.5 ist zu erkennen, woher das zur Landhe-
bung benétigte Mantelmaterial stammt. Die stérkste Hebung bei etwa 10° auf Profil
01 bezieht ihr Material aus dem oberen Mantel. Bei einem 3D-Mantel ist dieser seit-
liche Materialzufluss noch stéarker ausgepriagt. In der hier dargestellten Auflésung
sind hauptséchlich Einfliisse des Mantels zu beobachten. Im Bereich des ehemaligen
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Abbildung B.2: Gegenwértige Bewegungsrate auf Profil 01 fiir Modell M1L1.

Figure B.2: Present-day displacement rate on profile 01 for model M1L1.

Lastzentrums ist mit Modellierung eines 3D-Mantels die stérkste Verdnderung zu be-
obachten. Der Einfluss der lateralen Lithosphérenvariation ist beim Betrachten der
Bewegungen orthogonal zur Blattebene zu erkennen.
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Abbildung B.3: Gegenwértige Bewegungsrate auf Profil 01 fiir Modell M1L3.

Figure B.3: Present-day displacement rate on profile 01 for model M1L3.

Abbildung B.4: Gegenwértige Bewegungsrate auf Profil 01 fiir Modell M3L1.

Figure B.4: Present-day displacement rate on profile 01 for model M3L1.
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Abbildung B.5: Gegenwértige Bewegungsrate auf Profil 01 fiir Modell M3L3.

Figure B.5: Present-day displacement rate on profile 01 for model M3L3.
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B.2 Profil 02

Dieses Profil ist gewahlt, um die Unterschiede zwischen den Auflésungen darzustel-
len. In den Abbildungen 6.8 und 6.23 ist auf der antarktischen Halbinsel die grofte
Differenz zwischen dem 3D-Modell mit einer Auflésung von Grad und Ordnung 50
und dem 3D-Modell mit Grad und Ordnung 100 zu beobachten.
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Abbildung B.6: Profil 02 durch die Antarktis.Figure B.6: Profile 02 across Antarctica.
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Abbildung B.7: Bewegungsraten auf Profil 02 fiir Modell M3L3.

Figure B.7: Present-day displacement rate on profile 02 for model M3L3.

Der Unterschied zwischen den Modellen verschiedener Auflosung iibersteigt
1 mm/a nicht. Abbildung B.9 zeigt, dass die Differenzen lediglich im Bereich der
Antarktischen Halbinsel auftreten. Hierbei wird deutlich, dass eine hohere Auflésung
bei Betrachtung dieser Region notwendig ist um kleine Differenzen der verschiedenen
Modelle korrekt wiederzugeben.
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Abbildung B.8: Bewegungsraten auf Profil 02 fiir Modell M3L3 bei hoher Auflésung.

Figure B.8: Present-day displacement rate on profile 02 for model M3L3 with
high resolution.

Abbildung B.9: Differenz der gegenwirtigen Bewegungsraten auf Profil 02 von Modell
M3L3 bei unterschiedlicher Auflosung.

Figure B.9: Difference of the present-day displacement rates on profile 02 for
model M3L3 with different resolution.
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Abkiirzungsverzeichnis

Abkiirzung Bedeutung

1D Eindimensional

3D Dreidimensional

AES Antarktisches Eisschild

GRACE Gravity Recovery And Climate Experiment (Satellitenmission
die das Schwerefeld detektiert

GIA glazial-isostatische Ausgleichsbewegung (glacial-isostatic ad-
justment)

ICE-5G verwendete Vereisungsgeschichte nach Peltier (2004)

1J05 Vereisungsgeschichte nach Ivins & James (2005)

KFF Kugelflachenfunktionen

LGM Letztes glaziales Maximum (last glacial maximum)

MI1L1 Erdmodell mit 3D-Mantel und 1D-Lithosphére

MI1L3 Erdmodell mit 3D-Mantel und 1D-Lithosphére

M3L1 Erdmodell mit 1D-Mantel und 3D-Lithosphére

M3L3 Erdmodell mit 3D-Mantel und 3D-Lithosphére

M3L3_hd Erdmodell mit 3D-Mantel und 3D-Lithosphére mit hoéherer
spektraler Auflosung (Grad und Ordnung 100)

MSG Meeresspiegelgleichung

PREM Preliminary Reference Earth Model nach

Dziewonski & Anderson (1981)
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Symbolverzeichnis

Jedem Symbol sind

e die Seite, auf der es eingefithrt wird,
e falls vorhanden, die Nummer der Gleichung, in der es eingefiihrt wird,
e seine Bedeutung

nachgestellt.

1. Lateinische und kalligraphische Symbole
Symbol Seite Gleichung Bedeutung

A 30 (3.12)  Gesamtfliache einer Tiefenschicht

A 38 (5.2) Designmatrix fiir die Ausgleichung

Ay 29 (3.10) Regelungskoeffizient

a 14 (2.13) Erdradius

B 13 Viskoelastisches sphérisches Kontinuum

0B 14 Oberfliche von B

Cp 25 Spezifische Wirmekapazitit

E 29 (3.9) Aktivierungsenergie

2 19 (2.35) Geoidhohendnderung

é 40 Geoidhéhendnderungsrate

e, 14 (2.13) Basisvektor in radialer Richtung im sphérischen Koordina-
tensystem

e 68 (A.2) Basisvektor der Poldistanz im sphérischen Koordinatensys-
tem

e 68 (A.2) Basisvektor der geographischen Lange im sphérischen Koor-
dinatensystem

& 15 (2.20) Energiefunktional der Variationsgleichung

Eorav 15 (2.20) Energiefunktional der Gravitation

Epress 15 (2.20) Energiefunktional des Drucks

Euniq 15 (2.20) Energiefunktional der Eindeutigkeitsbedingung

Eshear 15 (2.20) Energiefunktional der Scherung

F 24 (3.5) Wiérmestromdichte

Fim 16 (2.23)  Amplitude der spektralen Représentation von ¢y

F]km 17 (2.25) Amplitude der spektralen Finite-Elemente-Reprisentation
von ¢

F 16 (2.21) Lineares Funktional der Variationsgleichung

Fiss 16 (2.21) Lineares Funktional des dissipativen Terms

Fourt 16 (2.21) Lineares Funktional der Oberflachenbedingungen
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Symbol

9

g0
hUF

40
14
18
13
13
16
17
24
15
15
38
16
38
14
38
38
18
19
19
29
16
38
29
24
16
18
18
18

16
24
24
24
29
40
14
24
15
13

Seite Gleichung

~ o~ o~ o~

=N N
—_— Y — N —

(2.17)
(2.1)

Symbolverzeichnis

Bedeutung

Schwerebeschleunigung
Referenzschwerebeschleunigung
Ortsunabhiingiger Teil von sYF

Newton’sche Gravitationskonstante

Einheitstensor zweiter Stufe

Grad der Kugelfldchenfunktionen

Maximaler Grad der Kugelfldchenfuktionen
Wirmeleitfihigkeit

Raum quadratintegrabler skalaren Funktionen in B
Raum quadratintegrabler vektorieller Funktionen in B
Beobachtungsvektor fiir die Ausgleichung

Ordnung der Kugelflachenfunktionen

Anzahl der Beobachtungspaare
Einheitsnormalenvektor

"rechte Seite" der Ausgleichung
Normalgleichungsmatrix der Ausgleichung
Ozeanfunktion

Amplitude der spektralen Représentation der Ozeanfunktion
Referenzozeanfunktion

Druck

Anzahl der finiten Elemente

Gewichtsmatrix fiir die Ausgleichung

Universelle Gaskonstante

Kritische Rayleigh-Zahl

Radialentfernung im sphérischen Koordinatensystem
Maéchtigkeit der Eislast

Meeresspiegelanstieg

Uniformer bzw. nicht-uniformer Anteil des Meeresspiegelan-
stiegs

Vektorielle Kugelflachenfunktionen
Lithosphéirentemperatur

Manteltemperatur

Temperaturintervall fiir den Temperaturiibergang
Schmelztemperatur fiir den oberen Mantel
Storpotential

Zeit

Kritischer Zeitpunkt

Zeitepoche

Verschiebungsvektor



2. Griechische Symbole

Symbol Seite Gleichung

uv 39 (5.6)
u'es 39 (5.6)
uhor 39 (5.6)
U 18

Ug 38 (5.1)
Ug 38 (5.1)
Ujm 16 (2.22)
Uk, 17 (2.25)
1% 15 (2.18)
1% 29 (3.9)
Vs 22 (3.1)
et 22 (3.1)
5V, 22 (3.1)
Vi, 17 (2.25)
Vim 16 (2.22)
vk, 17 (2.25)
Wim 16 (2.22)
wh 17 (2.25)
WhH(B) 15 (2.18)
WH(B)3 15 (2.18)
X 38 (5.2)
Yim 16 (2.23)
z 24 (3.2)

2. Griechische Symbole
Symbol Seite Gleichung

e 24 (3.3)
y 29 (3.10)
5 24 (3.3)
5ij 68 (A4)
A’ 24 (3.4)
e 13 (2.4)
0 13 (2.3)
0 13
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Bedeutung

Vektor der horizontalen Starrkoérperverschiebung

Vektor der residualen Horizontalverschiebung

Vektor der totalen Horizontalverschiebung
Vertikalverschiebung

Horizontalverschiebung entlang der Ko-Breite
Horizontalverschiebung entlang der Lénge

Radiale Amplitude der spektralen Reprisentation von u

Radiale Amplitude der spektralen Finite-Elemente-
Représentation von u

Raum der Testfunktionen fiir die Variationsgleichung
Aktivierungsvolumen

Scherwellengeschwiindigkeit
Referenzschwerwellengeschwindigkeit

Geschwindigkeitsdifferenzen seismischer Wellen zu Referenz-
wert

Teilraum von V in der Galerkin-Methode

Sphériodale Amplitude des Horizontalanteils der spektralen
Reprisentation von u

Sphériodale Amplitude des Horizontalanteils der spektralen
Finite-Elemente-Reprisentation von u

Toroidale Amplitude der spektralen Représentation von u

Toroidale Amplitude der spektralen Finite-Elemente-
Représentation von u

Sobolev-Raum skalarer Funktionen
Sobolev-Raum vektorieller Funktionen
Losungsvektor fiir die Ausgleichung
Skalare Kugelflichenfunktionen

Tiefe bezogen auf die Oberfliche

Bedeutung

Thermischer Raumausdehnungskoeffizient
Aktivierungsparameter

Dicke der thermischen Grenzschicht
Kronecker-Delta

Dicke der mechanischen Grenzschicht
Symmetrischer Anteil von V u

Viskositét

Geographische Ko-Breite
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Symbol

K

pBIO

TE

%o
¢1

Ojim

i olfo

Seite Gleichung

24
13
25

13
13
16
17

13
18
13
13
13
13
13
14
18
18
14
17
38
15
16
18
19

(3.2)
(2.3)
(3.6)

Symbolverzeichnis

Bedeutung
Wirmeleitzahl

Schermodul

Zusammenhang zwischen Tiefe, thermischer und mechani-
scher Grenzschichtdicke

Kreiszahl
Stordruck
Amplitude der spektralen Repréisentation von II

Amplitude der spektralen Finite-Elemente-Représentation
von II

Volumenmassendichte im Referenzzustand
Volumenmassendichte der Eis- bzw. Ozeanlast
Tensor der Cauchy-Spannung

Elastischer Anteil des Spannungstensors
Geographische Linge

Referenzschwerepotenzial

Storung des Referenzschwerepotenzial
Flachenmassendichte

Amplitude der spektralen Représentation von o
Flachenmassendichte der Eis- bzw. Ozeanlast
Grenzfliche

Lineare Basisfunktion des Sobolev-Raums W (0, a)
Rotationsvektor fiir die Starrkérperbewegung
Parameter des Differenzenschemas

Raumwinkel

Voller Raumwinkel

Referenzzustand der Topographie
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