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6AbstratThis study is onerned with the influene of the varying thikness of the lithosphereon the regional glaial-isostati adjustment (GIA) in Antartia. One onsequeneis the neessity to vary the visosity of the upper mantle. Tetonially Antartia isdivided into two areas: one has a thik lithosphere (East Antartia) and the otherone has a thinner lithosphere (West Antartia) whose thikness is redued by afator of two. We investigate the influene of the di�erent lithosphere thiknesseson GIA. Therefore, we model the vertial displaement, the horizontal displaementand the geoid-height hange. To ompute these, a three-dimensional (3D) visositymodel with a laterally variable lithosphere is onstruted. This earth model is foredby a load model derived from the glaiation history ICE-5G. The omputation of theobservables follows the spetral-finite element approah.Due to inhomogeneous deglaiation of the Antarti ontinent, we an observe anotiable larger relaxation in West Antartia. To extrat the effets of the variationof the lithosphere, we reate some alternative models, whih have e.g. a 3D mantlebut only a one-dimensional (1D) lithosphere. We notie that the influene of thelithosphere-thikness is very small in relation to the influene of the mantle visosity.Only for the horizontal displaement we obtain an influene of 20-30% on the totalveloity. Looking at the vertial displaement, we see an effet of < 1 mm/a, whihis less than 10 %. For the geoid-heigth hange, the variations aused by thiknessvariation of the lithosphere are smaller than 0.10 mm/a. The influene of mantlevisosity is more pronouned for all variables.KurzfassungDiese Arbeit beshäftigt sih mit den Auswirkungen der lateral variierenden Litho-sphärenmähtigkeit auf die regionale glazial-isostatishe Ausgleihsbewegung (GIA)in der Antarktis. Damit einhergehend wird auh die Viskosität des oberen Mantelsvariiert. Die Lithosphäre in der Antarktis ist in zwei Bereihe mit sharfem Übergangunterteilt, eine dike Lithosphäre in der Ostantarktis und eine dünne Lithosphäre inder Westantarktis. Nun wird untersuht wie sih die vershiedenen Lithosphärendi-ken im Modell auf das Verhalten der naheiszeitlihen Hebung bzw. auf den glazial-isostatishen Ausgleih auswirken. Zur Einordnung werden die Vertikalbewegung, dieHorizontalbewegung sowie die Geoidhöhenänderung modelliert. Hierzu wird zunähstein dreidimensionales (3D) Viskositätsmodell mit einer lateral variablen Lithosphäreerstellt. Dieses Erdmodell wird mit einem Lastmodell belastet, welhes sih aus derVereisungsgeshihte ICE-5G ergibt. Die Berehnung der in dieser Arbeit untersuh-ten Gröÿen erfolgt unter Verwendung der spektralen Finite-Elemente-Methode für3D viskoelastishe Belastung.Durh ein inhomogenes Abshmelzen der Eismassen in der Antarktis sind dessenAuswirkungen in der Westantarktis stärker ausgeprägt. Um die Effekte der Litho-sphärenvariation zu extrahieren, werden Vergleihsmodelle erstellt, die beispielsweiseeinen 3D-Mantel, jedoh nur eine eindimensionale (1D) Lithosphäre aufweisen. An-hand der durhgeführten Vergleihe wurde deutlih, dass der Einfluss der Lithosphä-renmähtigkeit in Relation zu den Einflüssen des Mantels sehr gering ist. Lediglihim Bereih der Horizontalbewegungen ist ein Einfluss von 20 − 30% der Gesamt-geshwindigkeit messbar. Für die Vertikalbewegungen bleibt der Einfluss mit < 1



7mm/a unter 10 %, und für die Geoidhöhenänderungen ist die Änderung aufgrundvon Lithosphärenvariationen < 0.10 mm/a.Der Einfluss der Mantelviskosität ist in allen Bereihen höher.
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1Einleitung1.1 Glazial-isostatishe AusgleihsbewegungenDas Klima hat sih in den letzten 1 Million Jahren in regelmäÿigen Abständen geän-dert, so dass es im Laufe der Erdgeshihte immer wieder zu Kälteperioden gekom-men ist. Der Verlauf einer Kälteperiode teilt sih in zwei Phasen. Es gibt zunähsteine etwa 90 000 Jahre andauernde Vereisungsphase. Während dieser Zeit entste-hen auh kürzere Abshmelzphasen, innerhalb derer aber nur ein Teil des Eises ab-shmilzt. Insgesamt lässt sih über die gesamten 90 000 Jahre ein linearer Trendbeobahten, der eine zunehmende Vereisung beshreibt. Nahdem dann ein Maxi-mum erreiht ist, folgt eine relativ kurze Abshmelzphase, die etwa 10 000 Jahreandauert (Roe & Allen, 1999; Sasgen et al., 2005).Das letzte glaziale Maximum (LGM) liegt etwa 21 000 Jahre zurük. Seither istdas global vorhandene Eis auf etwa ein Drittel des Maximalwertes zurükgegan-gen. Während des LGM existierten Eisshilde mit einer Dike im Kilometerbereih.Diese Masse drükte auf die Erdoberflähe, die sih unter der Last absenkte. NahAbshmelzen des Eises wurde der Erdkörper entlastet. Das hatte zur Folge, dassdie Landmassen sih hoben, da die Erde einem hydrostatishen Gleihgewihtszu-stand zustrebt. Diesen Vorgang nennt man glazial-isostatishe Ausgleihsbewegung(GIA). Aufgrund der Viskoelastizität des Erdmantels erfolgt ein groÿer Teil dieserHebung verzögert. Sie ist in den Gebieten der ehemals groÿen Eisshilde mit einerHebungsrate von einigen Millimetern pro Jahr auh heute noh zu beobahten. Dieglazial-isostatishe Ausgleihsbewegung geht niht ausshlieÿlih mit Landhebungeneinher, sondern es kann auh zu einer Absenkung der Landmassen kommen. Daherwird in den nahfolgenden Kapiteln ausshlieÿlih von einer Vertikalvershiebunggesprohen.Diese Ausgleihsbewegungen können dazu verwendet werden, Informationen überdie Eisgeshihte zu erweitern und um die Viskositätsstruktur der Erde besser einzu-shränken. Auh das Shwerefeld der Erde unterliegt dem Einfluss von GIA. EinAbshmelzen der Eismassen bedeutet zunähst einen Masseverlust, was zu einerGeoidabsenkung führt. Der GIA-Effekt reduziert die Geoidabsenkung: Das Landhebt sih, und aus dem Erdmantel wird der Massenverlust durh nahströmendesMantelmaterial kompensiert.
9



10 Einleitung1.2 Glazial-isostatishe Ausgleihsbewegungen in derAntarktisVon der letzten Eiszeit war auh das Gebiet der Antarktis stark betroffen. Dasantarktishe Eisshild, das heute a. 95 % des Kontinents bedekt, war währendder letzten Eiszeit bis zu 4 km mähtig (Abshnitt 4.2). Durh das Abshmelzeneines groÿen Teils der Eismassen kam es zu einer Ausgleihsbewegung, um die Erdewieder in ein hydrostatishes Gleihgewiht zu bringen. In der Antarktis kann sowohlder durh rezentes Abshmelzen des Eises verursahte Anstieg als auh die GIAerfasst werden. Shmilzt im Laufe eines Jahres Eis ab, reagiert zunähst die elastisheLithosphäre mit einem Landanstieg. Die Reaktion des viskoelastishen Mantels inForm einer Landhebung hingegen erfolgt verzögert über Tausende von Jahren.1.3 Geologie der AntarktisDie Antarktis wird tektonish in Ost- und Westantarktis eingeteilt. Die Ostantarktisist durh eine mähtige Lithosphäre gekennzeihnet. An einigen Punkten erreiht sieeine Mähtigkeit von bis zu 170 km. In der Westantarktis erreiht die Lithosphäre ma-ximal eine Mähtigkeit von etwa 95 km. An der Grenze der beiden Regionen verlaufendie Transantarti Mountains1 (Abbildung 1.1), die aus einem 50 Ma andauerndenHebungungsprozess entstanden sind, bei dem sih die Erdkruste um 7000 − 8000 mangehoben hat (Fitzgerald, 1994; Yamasaki et al., 2008). Der höhste Berg ist heuteder Mt. Kirkpatrik mit 4528 m über dem Meeresspiegel.

Abbildung 1.1: Karte der Antarktis nah (Yamasaki et al., 2008).Figure 1.1: Map of Antartia aording to (Yamasaki et al., 2008).1Weniger gebräuhliher deutsher Begriff: Das Transantarktishe Gebirge



1.4 Überblik und Ziele 111.4 Überblik und ZieleDiese Arbeit untersuht den Einfluss der lateralen Variationen der Lithosphären-mähtigkeit in der Antarktis auf die von GIA induzierten Observablen. Hierzu exis-tiert ein 3D Viskositätsmodell, von dem zwei Modifikationen untersuht werden. Dieberehneten Gröÿen sind die Vertikalvershiebung, die Horizontalvershiebung unddie Geoidhöhenänderung.Die Theorie für die Berehnung wird in Kapitel 2 dargestellt. Basis sind diegravito-viskoelastishen Feldgleihungen nah Farrell & Clark (1976) oder Wolf(1997) und deren Lösung mit der spektralen Finite-Elemente-Methode nah Martine(2000) in Verbindung mit der Meeresspiegelgleihung nah Hagedoorn (2005) undHagedoorn et al. (2006). In Abshnitt 3.1 wird das als Referenz verwendete 1D Erd-modell erklärt. Das dreidimensionale Erdmodell wird in Abshnitt 3.2 beshrieben.Um Vergleihswerte zu erhalten, wird das 3D-Modell variiert, dies wird in Abshnitt4.1 erläutert. Die Vereisungsgeshihte zur Belastung der Erdmodelle wird in Ab-shnitt 4.2 vorgestellt. In Kapitel 5 wird die Anpassung der Ergebnisse aus der nahder Theorie in Kapitel 2 erfolgten Modellrehnung erläutert. Shlieÿlih werden dieErgebnisse der Modelle in Kapitel 6 verglihen. Zum Beispiel kann der Einfluss derLithosphärenvariation isoliert werden. Kapitel 7 gibt einen Ausblik.



12 Einleitung



2GrundlagenDieses Kapitel gibt einen Überblik über die Funktionsweise des in dieser Arbeitverwendeten Programmpaketes, das die Belastung eines viskoelastishen Erdmodellsmodelliert. Dazu werden die Feldgleihungen aufgestellt und deren Lösung erläutert.2.1 FeldgleihungenEin Totalfeld besteht aus einem Initialfeld zum Zeitpunkt t = 0 und einem Störfeld,das Abweihungen vom Referenzzustand beshreibt. Die Zusammenhänge sind Wolf(1997, 2003) zu entnehmen.Die Feldgleihungen der Kontinuumsmehanik für das Totalfeld einer eigengravi-tierenden, Maxwell-viskoelastishen, inkompressiblen Kugel B sind nah Martine(2000)
∇ · τ − ρ0 ∇φ1 + ∇(ρ0 u) · ∇φ0 −∇(ρ0u · ∇φ0) = 0 . (2.1)Hierbei ist der Tensor τ die Cauhy-Spannung, ρ0 die Massendihte zum Zeitpunkt

t = 0 und φ1 die Störung des Eingangsshwerepotentials φ0. Zu den relevantenFeldgleihungen zählt auÿerdem Poisson's Gleihung für kleine Störungen eines hy-drostatish vorgespannten Kontinuums,
∇2φ1 + 4π G∇ · (ρ0u) = 0 , (2.2)in der G die Newton'she Gravitationskonstante und u die Vershiebung sind. Es wirddie Annahme gemaht, dass die Dihte ρ0 nur von der Radialentfernung abhängt.Die verwendete Materialgleihung basiert auf der Theorie der inkompressiblenMaxwell-Viskoelastizität und lautet
τ̇ = τ̇E − µ

η
(τ − Π I) (2.3)mit dem elastishen Anteil

τE = Π I + 2µε , (2.4)wobei Π der Stördruk, I der Einheitstensor zweiter Stufe und ε der symmetrishe Teilvon ∇u sind, d.h. ε = (∇u + ∇T
u)/2 . In der Materialgleihung wird der Shermodulin Form von µ = µ(r) als radialsymmetrish berüksihtigt. Die Viskosität ist mit η =

η(r, φ, θ) von der Radialentfernung sowie geographisher Länge und Breite abhängig.Die Inkompressibilität wird dargestellt durh
∇ · u = 0 . (2.5)13



14 GrundlagenDas System der vier partiellen Differentialgleihungen (2.1, 2.2, 2.3 und 2.5) gilt inder Kugel B und dessen Lösung wird mit Hilfe nahstehender Randbedingungen inAbshnitt 2.2 dargestellt.Für eine Diskontinuität Σ innerhalb der Kugel B gelten die Randbedingungen
[u]+− = 0 , (2.6)
[n · τ ]+− = 0 , (2.7)
[φ1]

+
− = 0 , (2.8)

[(∇φ1 + 4π Gρ0 u) · n]+− = 0 , (2.9)wobei n der nah auÿen zeigende Einheitsnormalenvektor zu Σ ist. Das Symbol
[f ]+− ist die Differenz der Gröÿe f , die sie von innen(−) und von auÿen(+) auf derGrenzflähe annimmt: [f ]+− := f+ − f−.Im Falle einer Beshränkung von B auf den Erdmantel und die Lithosphäre, d.h.der inviskose Erdkern wird lediglih über die Randbedingungen berüksihtigt, än-dern sih selbige leiht. Zusätzlih zu den Gleihungen 2.8 und 2.9 gelten nahMartine (2000) anstatt der Gleihungen 2.6 und 2.7 folgende Randbedingungen:

[n · u]+− = 0 , (2.10)
[n · τ · n]+− = 0 , (2.11)
τ · n− (n · τ · n)n = 0 . (2.12)Gleihung 2.12 beshreibt das sogenannte free-slip-Verhalten einer Flüssigkeit aneiner Grenze zu einem festen Kontinuum.Abshlieÿend wird auh die Oberflähe ∂B als Grenzflähe betrahtet. Auf derKugel B wird nun eine Last mit der Flähenmassendihte σ plaziert. Daher geltendie folgenden Randbedingungen auf der Kugelflähe ∂B. Es wird angenommen, dassdie Last zu einem bestimmten Zeitpunkt auf dem Erdmodell plaziert und im Laufeder Zeit variiert wird. Die Oberflähenbedingungen sind zeitabhängig und lauten
er · τ− · er = −g0(a)σ , (2.13)
τ
− · er − (er · τ− · er) er = 0 , (2.14)

[φ1]
+
− = 0 , (2.15)

[∇φ1]
+
− · er + 4π Gρ−0 (u− · er) = 4π Gσ , (2.16)wobei τ

−, ρ−0 und u
− die Spannung, die Ausgangsdihte und die Vershiebung, je-weils auf der Innenseite der Flähe ∂B, bezeihnen, er ist der Einheitsvektor inradialer Rihtung, a ist der Radius der Kugel und g0(r) ist die Gravitationsbeshleu-nigung zum Zeitpunkt t = 0, g0(r) := dφ0(r)/dr .



2.2 Funktionsweise des Programmpakets 152.2 Funktionsweise des ProgrammpaketsDas verwendete Programm zur Bestimmung von Vertikal- und Horizontalvershie-bung sowie der Shwereänderungen resultierend aus einer Auflast auf einem vis-koelastishen, inkompressiblen Kontinuum basiert auf Martine (2000). Die in Ab-shnitt 2.1 aufgestellten partiellen Differentialgleihungen werden im Zeitbereih so-wohl in radialer als auh in horizontaler Rihtung nah der Methode der spektralenFiniten-Elemente gelöst. Durh die Zeitabhängigkeit, die im Zeitbereih als Zeitent-wiklungsproblem behandelt wird, kann die Auflast mit jedem Zeitshritt variiertwerden.2.2.1 Differenzenshema für Maxwell-ViskoelastizitätDas zeitlihe Verhalten der Gröÿen u, τ , Π und φ1 wird durh die Werte zu dendiskreten Zeitpunkten, t0 = 0+ < t1 < ... < ti+1 < ..., dargestellt. Zur Darstellungder zeitlihen Ableitung in Gleihung 2.3 wird zunähst die einfahste Möglihkeitgewählt. Hierbei wird der Wert zum Zeitpunkt t = i+ 1 mit den bekannten Wertendes Zeitpunkts t = i bestimmt. Die allgemeine Form ist zum Beispiel in Press et al.(1992), Kapitel 16.6, zu finden. Auf die Materialgleihung 2.3 angewandt gilt
τ

i+1 − τ
i

ti+1 − ti
=

τ
i+1
E − τ

i
E

ti+1 − ti
− µ

η

[

ω(τ i − Πi
I) + (1 − ω)(τ i+1 − Πi+1

I)
]

, (2.17)wobei der Parameter ω, 0 ≤ ω ≤ 1 für untershiedlihe Methoden adaptiert wird. Soführt zum Beispiel ω = 0 zum impliziten Euler-Differenzenshema, ω = 1 zum expli-ziten Euler-Differenzenshema und ω = 1/2 zum Crank-Niolson-Differenzenshema.Um ein Galerkin-Gleihungssystem zu erhalten, wird mit ω = 1 das explizite Euler-Differenzenshema gewählt (Martine, 2000; Hagedoorn, 2005; Hagedoorn et al.,2006).Martine (2000) zeigte, dass sih die viskoelastishe Spannung in der Bewegungs-gleihung in einen elastishen Anteil zum Zeitpunkt t = i und einen viskosen Anteilzum Zeitpunkt t = i+ 1 zerlegen lässt. Dadurh wird ersihtlih, dass das viskoelas-tishe Problem die gleihe Struktur aufweist wie das elastishe.2.2.2 Shwahe Formulierung des ProblemsUm eine Umformulierung des Randwertproblems aus Abshnitt 2.1 in eine shwa-he Formulierung zu erreihen, wird das Energiefunktional E definiert. Für einenTestraum
V := {u ∈W 1

2 (B)3, φ1 ∈W 1
2 (B),Π ∈ L2(B)} (2.18)mit

W 1
2 (B) := {φ1 ∈ L2(B),∇φ1 ∈ L2(B)3} , (2.19)wobei L2(B) der Raum der quadratintegrablen skalaren Funktionen in B, W 1

2 (B)der Sobolev-Raum skalarer Funktionen in B und W 1
2 (B)3 der Sobolev-Raum vekto-rieller Funktionen in B ist, sei das Energiefunktional E eine Summe aus den Ener-giefunktionalen, die mit dem Druk Epress, der elastishen Sherenergie Eshear, derGravitationsenergie Egrav und der Eindeutigkeitsbedingung Euniq verknüpft sind:

E(u, φ1,Π) = Epress(u,Π) + Eshear(u) + Egrav(u, φ1) + Euniq(u) . (2.20)



16 GrundlagenAuÿerdem wird das lineare Funktional F i+1 eingeführt, das aus dem dissipativenTerm zum Zeitpunkt ti, F idiss, und dem Term der mit den Oberflähenbedingungenzum Zeitpunkt ti+1, F i+1surf verknüpft ist, besteht:
F i+1(u, φ1) = F idiss(u) + F i+1surf (u, φ1) . (2.21)Damit kann die Variationsgleihung aufgestellt werden, die für eine Testfunktion aus

V gelöst wird.2.2.3 Spektrale Finite-Elemente-DarstellungDa die Erde als Kugel angenommen wird, werden sphärishe Koordinaten und Ku-gelflähenfunktionen (KFF) eingeführt. Für eine feste Zeit ti+1 wird die Winkelab-hängigkeit durh KFF approximiert:
u(r,Ω) =

∞
∑

j=1

j
∑

m=−j

[

Ujm(r)S
(−1)
jm (Ω) + Vjm(r)S

(1)
jm(Ω) +Wjm(r)S

(0)
jm(Ω)

]

,(2.22)
φ1(r,Ω) =

∞
∑

j=0

j
∑

m=−j

[Fjm(r)Yjm(Ω)] , (2.23)
Π(r,Ω) =

∞
∑

j=0

j
∑

m=−j

[Πjm(r)Yjm(Ω)] , (2.24)wobei 0 ≤ r ≤ a gilt und Ω eine Kurzform für das Koordinatenpaar ist: Ω =

(θ, φ). Ferner sind Yjm(Ω) die skalaren und S
(λ)
jm(Ω), λ = −1, 0, 1, die vektoriellenKugelflähenfunktionen nah Martine (2000) (Anhang A). Dies lässt sih in dieVariationsgleihung überführen, so dass diese auh mit KFF darstellbar ist.Die radiale Abhängigkeit lässt sih nun durh P finite Elemente darstellen. Dazuwird das Intervall [0, a] in P Teiluntervalle unterteilt, wobei a der Erdradius ist.



2.3 Meeresspiegelgleihung 172.2.4 Galerkin-SystemNahdem die Finite-Elemente-Darstellung eingeführt ist und noh einige Umformun-gen durhgeführt worden sind (Hagedoorn, 2005; Hagedoorn et al., 2006), erhält manein System linearer Gleihungen für u, φ1und Π. Dazu wird der Lösungsraum Vh sodefiniert, dass gilt
Vh :=











































































u =

jmax
∑

j=1

j
∑

m=−j

P+1
∑

k=1

[

Uk
jmψk(r)S

(−1)
jm (Ω) + V k

jmψk(r)S
(1)
jm(Ω)

+W k
jmψk(r)S

(0)
jm(Ω)

]

φ1 =

jmax
∑

j=0

j
∑

m=−j

P+1
∑

k=1

[

F k
jmψk(r)Yjm(Ω)

]

Π =

jmax
∑

j=0

j
∑

m=−j

P+1
∑

k=1

[

Πk
jmψk(r)Yjm(Ω)
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(2.25)mit P als Anzahl der finiten Elemente zur Repräsentation der Radialabhängigkeit.Der Raum Vh ist ein endlih-dimensionaler Unterraum von V und jmax der ma-ximal angenommene Legendregrad. Die Galerkin-Methode zur Approximation derLösung des Randwertproblems besteht nun daraus, (uh, φ1,h,Πh) ∈ Vh zur Zeit ti+1zu finden, so dass die zuvor aufgestellte Variationsgleihung erfüllt ist.Die Spektrale Finite-Elemente-Lösung ist nun die diskrete Lösung (uh, φ1,h,Πh)des Galerkin-Systems linearer Gleihungen.2.3 MeeresspiegelgleihungDie von Ozeanen bedekte Erdoberflähe wird durh das darauf verteilte Gewiht desWassers belastet. In der Abshmelzphase reduzieren sih die globalen Eisshilde undsomit auh das Antarktishe Eisshild (AES). Diese Entlastung wird durh das Last-modell in Abshnitt 4.2 beshrieben. Das dabei entstehende Shmelzwasser flieÿt indie Ozeane und wird von dem beshriebenen Lastmodell niht erfasst. Die Verteilungdes Shmelzwassers wird von der Meeresspiegelgleihung (MSG) (Farrell & Clark,1976) beshrieben. Nahe der ehemaligen Eismassen sinkt der Meeresspiegel, dennaufgrund der Massenverluste des Eises fehlt dessen Anziehung, so dass die Geoidhö-he abnimmt. Dadurh verteilt sih das Meerwasser um und der Meeresspiegel fälltin dieser Region.Durh die durh GIA verursahte Hebung der Erdoberflähe und dem damit ver-bundenen Massezufluss steigt die Geoidhöhe an und mit ihr auh der Meeresspie-gel. Diese Verlagerung erzeugt eine viskoelastishe Antwort der Erde. Daher ist eswihtig, die Meeresspiegelhöhe mit einzubeziehen. Dadurh verändern sih auh dieKüstenlinien.Die folgende Vorgehensweise zur Berüksihtigung der MSG stammt ausHagedoorn (2005); Sasgen et al. (2005); Hagedoorn et al. (2006). Die zur viskoelas-



18 Grundlagentishen Relaxation benötigte Flähenmassendihte σ ist gegeben durh
σ(Ω, t) := σE(Ω, t) + σO(Ω, t) . (2.26)Dies entspriht einer Addition der Flähenmassendihte des Eises und der Flähen-massendihte des Ozeans. Diese beiden Gröÿen werden über die Volumenmassen-dihte ρE|O und die Mähtigkeit sE|O der Eis- bzw. Ozeanlast bestimmt:
σE|O(Ω, t) := ρE|O sE|O(Ω, t) . (2.27)Der das Eis betreffende Teil sE wird über das Lastmodell festgesetzt. Die Verwen-dung der MSG ist an zwei Bedingungen geknüpft. Zum einen muss die Gesamtmassedes Eis-Ozeansystems unverändert bleiben und zum anderen soll die Ozeanoberfläheeine Äquipotentialflähe sein. Die MSG ergibt sih dann zu
sO(Ω, t) = sUF(Ω, t) + sNU(Ω, t) . (2.28)Zur Bestimmung des uniformen Anteils des Meeresspiegelanstiegs sUF(Ω, t) sowie desniht-uniformen Anteils sNU(Ω, t) wird die Flähenmassendihte σ in der spektralenDarstellung benötigt:
σjm(t) =

∫

Ω0

σ(Ω, t)Y ∗
jm(Ω) dΩ , (2.29)in der Yjm(Ω) die skalaren KFF und Ω0 der volle Raumwinkel sind. Der Asteriskkennzeihnet eine komplex-konjugierte Funktion.Um die Bedingung der Erhaltung der Gesamtmasse zu erfüllen, muss für die spek-trale Darstellung folgender Zusammenhang gelten:

σ00(t) = 0 mit t ≤ 0 . (2.30)Der uniforme Meerresspiegelanstieg lässt sih über
sUF(Ω, t) = hUF(t)O(Ω, t) (2.31)bestimmen. Die Funktion O(Ω, t) ist die heuristishe Definition der Ozeanfunktion:
O(Ω, t) =

{

1 für ozeanishes Gebiet,
0 für kontinentales Gebiet. (2.32)Der ortsunabhängige Teil des uniformen Meeresspiegelanstiegs hUF(t) ist

hUF(t) = −σ
E
00(t) + σNU00 (t)

ρO O00(t)
. (2.33)Die zweite Bedingung, die verlangt, dass die Ozeanoberflähe eine Äquipotenti-alflähe ist, wird durh Berüksihtigung der Vertikalvershiebung u und der Geoid-höhe e bei der Bestimmung des niht-uniformen Anteils sNU erfüllt (Gleihung 2.35).Zur Bestimmung dieses Anteils muss zunähst eine geeignete Ozeanfunktion vorge-geben werden.



2.3 Meeresspiegelgleihung 19Gegebenenfalls ist eine Vereinfahung der MSG zulässig. In diesem Fall wird einezeitunabhängige Ozeanfunktion gewählt und der niht-uniforme Anteil sNU vernah-lässigt. Damit gilt dann für die Ozeanlast
σOjm(t) = ρO hUF(t)Ojm . (2.34)Im Rahmen dieser Arbeit wird der nihtuniforme Anteil aber berüksihtigt undergibt sih zu
sNU(Ω, t) = [e(Ω, t) − u(Ω, t)]O(Ω, t) − ζ(0)(Ω)

[

O(Ω, t) −O(0)(Ω)
]

, (2.35)wobei ζ(0) der ungestörte Referenzzustand der Topographie ist. Die deformierte To-pographie ergibt sih aus dem ungestörten Anteil plus der Vertikalvershiebung u.Die spektrale Repräsentation der Ozeanlast ist gegeben durh
σOjm(t) = σUFjm(t) + σNUjm (t) , (2.36)mit
σNUjm (t) =

∫

Ω0

ρO sNU(Ω, t)Y ∗
jm(Ω) dΩ. (2.37)In der Ozeanfunktion ist dann die Variation der Küstenlinien sowie das Aufshwim-men der Eismassen berüksihtigt. Dadurh werden neu überflutete Gebiete belastetund deformieren sih unter der Ozeanlast. Auÿerdem wird untershieden, wann Eisge-biete zum Ozean und wann zum Kontinent zählen. Dazu wird folgende Ozeanfunktioneingesetzt:

(Ω, t) :=

{

1 für e(Ω, t) + hUF(t) ≥ ζ(0)(Ω) + u(Ω, t) ∧ sE(Ω, t) < ρO

ρE s
O(Ω, t)

0 für e(Ω, t) + hUF(t) < ζ(0)(Ω) + u(Ω, t) ∨ sE(Ω, t) ≤ ρO

ρE s
O(Ω, t)

.(2.38)Die vollständige Berehnung und Erklärung findet sih in Hagedoorn (2005);Hagedoorn et al. (2006).
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3Viskositätsmodelle3.1 Globales 1D-ViskositätsmodellIm Rahmen dieser Arbeit wird als Referenz ein inkompressibles 1D-Viskositätsmodellherangezogen. Bei diesem Modell wird von einer Kugelgestalt der Erde ausgegangen,die in vier Shalen aufgeteilt ist. In der Mitte befindet sih der flüssige Kern miteinem Radius von 2900 km. Darauf folgt der untere Mantel, der eine Mähtigkeitvon 2225 km aufweist. Dem unteren Mantel wird ein Viskositätswert von 1 × 1022Pa s zugewiesen. Oberhalb dieser Shale befindet sih der obere Mantel mit einerMähtigkeit von 570 km und einer Viskosität von 5 × 1020 Pa s. Die Auÿenshalebildet ein 70 km mähtiger Streifen: die elastishe Lithosphäre. Innerhalb der einzel-nen Kugelshalen ist die Viskosität konstant, das heiÿt es sind homogene Shalen.Die elastishe Struktur wird von Preliminary Referene Earth Model, kurz: PREM(Dziewonski & Anderson, 1981) übernommen. Für diese Arbeit werden nur die Li-thosphäre und der obere Mantel betrahtet. Dadurh ist die Parametrisierung ver-einfaht.

Abbildung 3.1: Shematisher Aufbau des 1D-Viskositätsmodells.Figure 3.1: Shematial on�guration of the 1D visosity model.21



22 Viskositätsmodelle3.2 Globale 3D-ViskositätsmodelleNahteilig für ein 1D-Modell ist die grobe Einteilung der Shihten die eine original-getreue Wiedergabe der Gegebenheiten unwahrsheinlih maht. Dies wirkt sih vorallem bei regionalen oder lokalen Betrahtungen aus. Die Lithosphäre beispielsweiseshwankt in ihrer Mähtigkeit zwishen über 200 km (z.B. in Westafrika) und wenigenKilometern entlang der ozeanishen Rüken. Für die hier vorgestellten Berehnungender Landmassenbewegung in der Antarktis, wo die Lithosphärenmähtigkeit um a.70 km variiert, ist anzunehmen, dass dies Auswirkungen auf Modellrehnungen hat.Ein 3D-Viskositätsmodell hat den Vorteil, dass an jedem Punkt der Erde ein indivi-duelles Tiefen-Viskositäts-Profil angenommen werden kann. Regionale Änderungen,beispielsweise der Lithosphärendike, werden miterfasst und flieÿen in die Modell-rehnungen ein. Somit kann beispielsweise der Einfluss einer sih lateral änderndenLithosphäre aufgezeigt werden. Auh die Inhomogenität des oberen Mantels kannbei einem 3D-Modell berüksihtigt werden. Untershiedlihe Viskositätsstrukturen(z.B. Variabilität der Viskosität des oberen Mantels) kommen dadurh bei den Mo-dellrehnungen zum Tragen.3.2.1 MethodeEin globales 3D-Viskositätsmodell für die Lithosphäre und den oberen Mantel ba-siert auf vershiedenen Annahmen. So ist es möglih, aus einem Temperaturmodellein Viskositätsmodell zu berehnen (Abshnitt 3.2.10). Ausgehend von dieser Tat-sahe wird in einem ersten Ansatz dieser Arbeit versuht, ein globales Temperatur-modell zu erstellen. Dies ist auf untershiedlihe Weise, d.h. mit untershiedlihenDatengrundlagen möglih. Man kann zum Beispiel mit Hilfe seismisher Geshwin-digkeiten über die Dihte und den Chemismus die Temperatur berehnen. Dies wirdin Abshnitt 3.2.2 erläutert.Es besteht die Möglihkeit, die Temperaturberehnung für den ozeanishen undden kontinentalen Teil zu trennen. Somit können für den Kontinentalteil Wärme-flussmessungen und für den Ozeanteil das Alter des Meeresbodens verwendet wer-den. Bei dieser kombinierten Methode können die Temperaturen ohne Umweg überdie Dihte oder den Chemismus bestimmt werden. Da die Werte, die aus dem Tomo-graphiemodell kommen, im oberen Mantel realistish sind, jedoh für die Lithosphärezweifelhaft bleiben, bietet es sih an, diese Methode mit den Wärmeflussmessungenund dem Abkühlungsmodell des Ozeanbodens zu verbinden.3.2.2 Tomographishes Geshwindigkeitsmodell für den ErdmantelBei einem Erdbeben entstehen im Erdinneren seismishe Wellen, die sih in denGesteinsshihten ausbreiten. Diese seismishen Wellen erlauben anhand ihres Ge-shwindigkeitsverhaltens einen Rükshluss auf das durhlaufene Material und des-sen Zustand. Ein Tomographiemodell gibt Geshwindigkeitsdifferenzen wieder. Diesekönnen mithilfe des zugehörigen Referenzmodells in Absolutgeshwindigkeiten um-gerehnet werden:
Vs = V Ref

s + δVs . (3.1)In Beker & Boshi (2002) werden vershiedene Ansätze kombiniert, um ein mitt-leres, verbessertes Modell zu erstellen. Dieses Tomographiemodell wird im Rahmen



3.2 Globale 3D-Viskositätsmodelle 23dieser Arbeit verwendet. Als Referenzgeshwindigkeitsmodell dient in diesem Falldas PREM, das die Fortbewegung seismisher Wellen in ein 1D-Modell abbildet.3.2.3 Parametrisierung der ManteltemperaturenNimmt man an, dass der Zusammenhang zwishen Geshwindigkeit und Tempera-tur bei Berüksihtigung des Chemismus des durhlaufenen Materials bekannt ist,können aus den Absolutgeshwindigkeiten die zugehörigen Temperaturen bestimmtwerden (Paulson et al., 2005).Für die Definition des Chemismus reiht bei der Umrehnung der absoluten Ge-shwindigkeiten zu Temperaturen eine Unterteilung in drei Klassen aus. Das bedeu-tet, es wird jeweils ein anderer Chemismus angenommen, wenn es sih um ozeanishe,kratonishe oder niht-kratonishe Gebiete handelt. Eine Übersiht über die Vertei-lung der Gebiete findet sih in Abb. 3.2.
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Abbildung 3.2: Tektonishe Differenzierung der Lithosphäre; ozeanishe Gebiete =dunkelblau, kratonishe Gebiete = braun, niht-kratonishe, kontinentale Gebiete =hellblau.Figure 3.2: Tetoni di�erentiation of the lithosphere; oeani area (dark blue),ratoni area (brown), ontinental area (light blue).



24 Viskositätsmodelle3.2.4 Temperaturmodell für die LithosphäreDie Erstellung des Temperaturmodells folgt in dieser Arbeit Klemann et al. (2008).Von Parsons & MKenzie (1978) wurde die Parametrisierung des Ozeanteils durhVerwendung einer thermalen Grenzshiht erstellt. Bei der Entstehung von Ozeanbo-den (sea-floor-spreading) wird der ältere Ozeanboden vom Entstehungspunkt wegge-shoben. In Folge dessen kühlt er ab. Daher ergibt sih die MeEthode vom Alter desOzeanbodens auf dessen Temperatur zu shlieÿen. Parsons & MKenzie (1978) sindder Ansiht, dass diese Abkühlung nur so lange erfolgt, bis der Ozeanboden naheiner gewissen Zeit t eine bestimmte Mähtigkeit und somit auh ein Temperatur-gleihgewiht erreiht hat. Dann entsteht unterhalb der Lithosphäre eine thermisheGrenzshiht, die bewirkt dass die Lithosphäre niht mehr mähtiger wird indemdie Wärme in die Lithosphäre transportiert wird. Die Abkühlungsfunktion wird inParsons & MKenzie (1978) folgendermaÿen beshrieben:
T (z, t) = T1 erf( z

2
√
κt

)

, (3.2)wobei T1 die Manteltemperatur ist. Die Parameter z und t sind Tiefe und verstriheneZeit seit der Entstehung des Ozeanbodens. Die Konstante κ = 8× 10−7 m2/s ist dieWärmeleitzahl. Wie oben beshrieben gilt diese Gleihung nur bis zu einer kritishenTemperatur, die zum Zeitpunkt t erreiht ist, der hier auf 70 Ma festgesetzt wird.Dies resultiert aus Abbildung 1 in Parsons & MKenzie (1978), in der die Tiefe desOzeanbodens gegenüber der Quadratwurzel des Alters aufgetragen ist. Man kann biszu einem Alter von 70 Ma ein lineares Anwahsen der Mähtigkeit des Ozeanbodensausmahen. Für älteren Ozeanboden gilt dies niht mehr. In diesem Fall herrsht einGleihgewihtszustand der Platte. Abkühlung und Wärmezufluss sind gleih groÿ.Die Altersverteilung des Ozeanbodens ist Müller et al. (1997) entnommen.Der Temperaturverlauf innerhalb der Lithosphäre in Tiefenrihtung ist für Ozean-boden, der älter als 70 Ma ist, in Abbildung 3.3 dargestellt. Innerhalb der kondukti-ven Shiht verläuft der Temperaturanstieg mit zunehmender Tiefe linear. Die Dike
∆′ der Shiht wird über die Isotherme T ′ = 0.75T1 definiert. Ab dieser Isothermeerfolgt dann eine Anpassung an die 1300 ◦C-Isotherme T1. Die Dike δ der thermi-shen Grenzshiht lässt sih aus dem lokalen Stabilitätskriterium

gαTaδ
3

κη
= Ra (3.3)bestimmen. Dabei ist g = 9.81m/s2 die Shwerebeshleunigung der Erde und α = 3×

10−5 1/◦C der thermishe Raumausdehnungskoeffizient. Mit der kritishen Rayleigh-Zahl Ra = 103 ergibt sih eine durhshnittlihe kinematishe Viskosität von η =
2.33×1016 m2/s. Auÿerdem gilt der Zusammenhang Ta = T1−T ′. Die Dike ∆′ wirdüber den konduktiven Wärmetransport in der mehanishen Grenzshiht berehnet:

∆′ =
k

F
(T1 − Ta) . (3.4)Die durhshnittlihe Wärmestromdihte F im Intervall (0,t) ist

F =
2kTa

(πκ t)1/2
=

4kTa

π1/2δ
. (3.5)
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Abbildung 3.3: Temperaturverlauf in der Lithosphäre nah Parsons & MKenzie (1978).Figure 3.3: Temperature distribution in the lithosphere adopted fromParsons & MKenzie (1978).Die Wärmeleitfähigkeit k ergibt sih aus k = ρCpκ. Parsons & MKenzie (1978)verwendeten hierfür folgende Werte: ρ = 3.33Mg/m3 Cp = 1.17 × 103 J / kg ◦C κ =
8 × 10−7 m2/s.Damit lässt sih die mittlere Temperaturstruktur der Grenzshiht im Gleihge-wihtszustand bestimmen:

T = Ta

[erf(ξ) +
2ξ

π1/2
e(−ξ2) − 2ξ2erf(ξ)] (3.6)mit ξ = (z)/(2(κt)1/2). Mit z als Tiefe erhält man im Gleihgewihtszustand fol-gende Beziehungen zur Berehnung der Temperatur:

T (z) =

{

T1−Ta

∆′ z für 0 < z < ∆′ ,

T1 + Ta

[

2√
π
ξe(−ξ2) − (1 + 2ξ2)erf(ξ)] für z ≥ ∆′ (3.7)mit

ξ =
z − ∆′

δ
. (3.8)Dieses Abkühlungsmodell ist nur für die ozeanishe Lithosphäre geeignet. Für diekontinentale Lithosphäre müssen andere Wege gefunden werden.3.2.5 Grenzshihtmodell für die ozeanishe LithosphäreDa sih das eben beshriebene Abkühlungsmodell auf eine Manteltemperatur von1300 ◦C bezieht, die Manteltemperatur aber niht konstant ist, muss dieses Modell an



26 Viskositätsmodelledas Temperaturmodell der Tomographie angeglihen werden. Diese Anpassung findetinnerhalb der thermishen Grenzshiht statt. Um den Fall zu vereinfahen, wird dasModell von Parsons & MKenzie (1978) bis zu einer Tiefe von 150 km angewandt. Indieser Tiefe ist die Anpassung an die Isotherme nahezu abgeshlossen. Unterhalb von150 km Tiefe werden linear interpolierte Temperaturen aus dem Tomographie-Modellverwendet.3.2.6 Grenzshihtmodell für die kontinentale LithosphäreDer Ansatz von Parsons & MKenzie (1978) eignet sih für den kontinentalen Bereihniht. Daher müssen andere Methoden verwendet werden, um die Temperatur derLithosphäre und des oberen Mantels zu bestimmen. Artemieva (2006) bestimmte mitHilfe von Wärmeflussmessungen an der Oberflähe und Untersuhungen von Xeno-lithen und hemishen Faktoren Temperaturen für die kontinentale Lithosphäre undden kontinentalen Mantel. Das Alter und die Dihte der kontinentalen Lithosphä-re gehen in die Berehnungen ein. Artemieva berehnete dann für untershiedliheTiefen an jedem kontinentalen Punkt (exklusive der Shelfgebiete) einen Temperatur-wert. Auh hier müsste über eine thermishe Grenzshiht eine Anpassung an denadiabatishen Temperaturverlauf des Erdmantels folgen. Diese Anpassung brahteniht den gewünshten Erfolg, so dass nun auh im kontinentalen Teil ab einer Tie-fe von 150 km das Tomographiemodell gilt und oberhalb die Daten von Artemieva(2006) verwendet werden (Abshnitt 3.2.7). In diesem Sinn ist dann die Bezeihnung"Grenzshihtmodell" niht mehr korrekt.3.2.7 Globales 3D-GrenzshihtmodellDa die Tomographiemodelle und die "Grenzshihtmodelle" Vereinfahungen sind,wird versuht, diese Modelle zu verknüpfen. Bei der Wahl eines globalen 3D-Grenzshihtmodells wird als Grundgerüst auf das Tomographiemodell nahBeker & Boshi (2002) (Abshnitt 3.2.2) zurükgegriffen. So gilt ab einer Tiefe von150 km das Tomographiemodell. Oberhalb dieses Wertes werden für ozeanishe Ge-biete das Modell von Parsons & MKenzie (1978) und für kontinentale Gebiete dieinterpolierten Artemieva-Daten verwendet. Die Shelfgebiete sind aus dem Datensatzvon Artemieva (2006) extrapoliert. Dadurh entsteht in diesen Gebieten ein hohesFehlerpotenzial. Bei der Verknüpfung der Modelle für Ozean und Kontinent ist zubeahten, dass die kontinentalen Temperaturdaten auf einem 5◦× 5◦ - Gitter vorlie-gen, während die Temperaturen der ozeanishen Gebiete auf einem 1◦× 1◦ - Gitterbekannt sind.3.2.8 Kritik des ModellsDie globalen, kombinierten Grenzshihtmodelle von Kontinent und Ozean habenden Nahteil, dass an den Shnittstellen starke Temperatur- und Viskositätssprüngeauftreten (Abbildung 3.4). Shelfgebiete wurden weder von Artemieva (2006) nohvon Müller et al. (1997) behandelt, so dass hier keine Daten vorliegen. Hier müssendie kontinentalen Temperaturen extrapoliert werden, was die Fehlerquellen vergrö-ÿert. Desweiteren fehlen für gewisse Gebiete Altersdaten des Ozeanbodens. Dies giltbesonders in der Region um die hier untersuhte Antarktis.
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Abbildung 3.4: Temperaturverteilung nah dem kombinierten Grenzshihtmodell in230 km Tiefe.Figure 3.4: Temperature distribution aording to the ombined boundary-layermodel at 230 km depth.Für eine zukünftige Verwendung dieses Ansatzes muss das Problem der Über-gänge von Kontinentalteil zum Ozeanteil gelöst werden. Dann wäre dies ein viel-versprehender Ansatz, da für jedes Gebiet spezifishe Daten verwendet werden,wodurh zu erwarten ist, dass ein genauereres Resultat erzielt wird. Um ein funk-tionierendes Grenzshihtmodell zu konstruieren, sollte auf bessere Ausgangsdatenzurükgegriffen werden. Dies ist im Rahmen dieser Arbeit niht möglih. Für dieseDaten sollte gelten, dass sie in den kontinentalen Bereihen feiner aufgelöst sind unddie Shelfgebiete abdeken. Für die ozeanishen Daten wären lükenlose Altersda-ten des Ozeanbodens zwar wünshenswert, doh meines Erahtens niht zwingenderforderlih.3.2.9 Verwendetes Mosaik-ModellDas Ziel ist, ein globales Viskositätsmodell zu entwikeln, das einen glatten Tempe-raturübergang zwishen kontinentaler und ozeanisher Lithosphäre aufweist. DieserModellansatz geht von einer lateral variierenden Lithosphäre aus. Das bedeutet, fürjeden Punkt eines 0.5◦-Gitters liegt ein Wert für die Mähtigkeit der Lithosphärevor. Diese Mähtigkeit wird aus der Definition der Tiefe der 900◦C-Isotherme be-rehnet. Dies ist in Klemann et al. (2008) anhand der 1300◦C-Isotherme näher aus-geführt, der kontinentale Temperaturdaten von Artemieva (2006) verwendete. Fürdie ozeanishen Bereihe wird auf ein Abkühlungsmodell des Ozeanbodens zurük-gegriffen, dass aus dem Alter des Ozeanbodens resultiert (Müller et al., 1997). DieLithosphärendike variiert zwishen 5 und 220 km (Abbildung 3.5). Im Mittel istdie Lithosphäre 69 km mähtig. Es wird davon ausgegangen, dass die Lithosphäreelastish ist, was durh eine hohe Viskosität von mindestens 1026 Pa s im Modellgewährleistet wird.Neben der Mähtigkeit der Lithosphäre ist das verwendetete Tomographiemodell
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Abbildung 3.5: Tiefe der 900◦C-Isotherme, die als Basis der Lithosphäre definiert wird.Figure 3.5: Depth of 900◦C isotherm, whih is defined as base of the lithosphe-re.bekannt. Das Tomographiemodell liefert Geshwindigkeiten der seismishen Wellenin 71 km, 215 km und 358 km Tiefe. Diese Geshwindigkeiten werden dann in Viskosi-täten umgerehnet (Abshnitt 3.2.10). Um das Tomographiemodell in Tiefenrihtungzu verfeinern, wird es nah dieser Umrehnung in Zehn-Kilometer-Shritten bis zurOberflähe linear interpoliert. Dabei werden Werte von der Oberflähe bis zu einerTiefe von 400 km bestimmt.Dadurh existiert ein 3D-Tomographiemodell, das in Tiefenrihtung in ein Gridvon 10 km und in Rihtung der Länge und Breite in ein Grid von 0.5◦ diskretisiert ist.Obwohl das Tomographiemodell nur für den oberen Mantel gilt, wird es im Folgendenmit 3D-Mantel (M3) bezeihnet.Für ein umfassendes 3D-Modell muss der 3D-Mantel mit der in der Mähtigkeitlateral variierenden Lithosphäre verknüpft werden. Hierzu wird zunähst punktweiseuntersuht, wie mähtig die Lithosphäre ist. Dieser Wert wird dann mit den drei fest-geshriebenen Tiefen des Tomographiemodells verglihen (71 km, 215 km und 358km) und entsprehend eingeordnet. Oberhalb der Lithosphärenbasis wird eine elas-tishe Lithosphäre angenommen. Die Viskosität wird hierfür auf 1026 Pa s gesetzt.Nun wird zum nähsttieferen der drei "Tomographie-Punkte" linear interpoliert. Un-terhalb dieses Tomographie-Punktes wird der beshriebene 3D-Mantel weitergeführt.Damit ist dies ein Modell, dass primär die Lithosphärenmähtigkeit berüksihtigt,sih aber dennoh stark an dem Tomographiemodell orientiert. Dadurh, dass beim
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Abbildung 3.6: Viskositätsverteilung nah dem Mosaik-Modell in 230 km Tiefe.Figure 3.6: Visosity distribution aording to the mosai model at 230 km depth.Mosaik-Modell die Wärmeflussmessungen auf dem Kontinent mit dem Abkühlungs-modell im Ozean durh die Bildung einer gemeinsamen 900◦C Isotherme verknüpftwerden, entsteht bei diesem Modell ein glatter Übergang (Abbildung 3.6).3.2.10 Umrehnung von Temperatur in ViskositätDie Umrehnung der Temperatur T in die Viskosität η folgt dem Arrhenius-Gesetz(z.B. Kaufmann et al. (2005)):
η = η

0
e(

E+pV

RT ) , (3.9)mit E der Aktivierungsenergie, p dem Druk, V dem Aktivierungsvolumen, R derGaskonstanten und η0 = σ(1−n) /A, wobei A eine Konstante, n der Potenz-Gesetz-Exponent und σ die deviatorishe Spannung sind. Verwendet wird hier eine Abwand-lung nah Paulson et al. (2005) :
η = A0 e

(γ Tm
T ) . (3.10)Hierbei ist γ der Aktivierungsparameter und A0 ist ein Regelungskoeffizient. AusPaulson et al. (2005) lässt sih ein Wert von γ = 17 für den oberen Mantel entneh-men. Dieser Aktivierungsparameter regelt die Intervallgröÿe der zu berehnendenViskosität. Nah der hier verwendeten Methode ist dieser Wert bei den Berehnun-gen konstant. Für die Temperaturdaten dieser Arbeit hat sih ein Wert von γ = 15.8optimal erwiesen, d.h. die Ergebnisse für A0 ähneln mit diesem γ den Literaturwertenaus Paulson et al. (2005).

T ist die vom Erdradius abhängige Temperatur einer Tiefenshiht. Die Gröÿe
Tm ist die Shmelztemperatur für den oberen Mantel, die vom Erdradius r abhängt(MNamara et al., 2003):

Tm(r) = 2100 + 1.4848 r − (5 × 10−4 r2) . (3.11)



30 ViskositätsmodelleUm ein für dieses Mosaik-Modell gültiges A0 zu erhalten, wird die Bedingung gestellt,in 100− 400 km Tiefe, bei einem festen γ im Mittel eine Viskosität von η = 5× 1020Pa s zu erreihen. Damit gilt zunähst für jede Tiefenshiht i
〈ln η〉 =

1

A

∫

A
ln ηi dA , (3.12)wobei A die Gesamtflähe der Shiht ist. Dann wird das Mittel über alle Shihtengebildet:

ln η =
1

300

∫ 400

100
〈ln η〉 dz . (3.13)Verknüpft man Gleihungen 3.12 und 3.13 und berüksihtigt den Mittelwert von

5 × 1020 Pa s, ergibt sih
ln (5 × 1020) =

1
∫

z

∫

Ω σT0
dΩ dz

∫ 400

z=z0

∫

Ω

(

lnA0 + γ 〈Tm

T
〉
)

σT0
dΩ dz , (3.14)was nah A0 aufgelöst werden muss. Für globale Betrahtungen wird die Flähe Ain Gleihung 3.12 durh die Erdoberflähe Ω ersetzt. Mit Hilfe der Gröÿe σT0

kanndie zu berüksihtigende Flähe nohmals separat gesteuert werden, indem Gebietedie niht berüksihtigt werden sollen, Null gesetzt werden. In dem hier vorliegendenFall gibt σT0
nur das Berehnungsgitter vor.Um nah A0 aufzulösen, wird folgende Subtraktion in Gleihung 3.14 durhgeführt:

lnA0 = ln 5 + 20 ln 10 − 1
∫

z

∫

Ω σT0
dΩ dz

∫ 400

z=z0

∫

Ω

(

γ 〈Tm

T
〉
)

σT0
dΩ dz . (3.15)In den hier durhgeführten Berehnungen ergibt sih A0 = 5.325 × 109 Pa s. InPaulson et al. (2005) wird für den oberen Mantel der Wert A0 = 2 × 109 Pa sangegeben.Das errehnete A0 kann mit γ = 15.8 in Gleihung 3.10 eingesetzt werden. Somitkann die Viskosität an jedem Punkt bestimmt werden, an dem Temperaturwertevorliegen. Die Gültigkeit dieser Zusammenhänge ist auf die Lithosphäre und denoberen Mantel beshränkt.



4Modellparametrisierungen4.1 Viskositätsmodelle für die AntarktisDas in Abshnitt 3.2.9 beshriebene Viskositätsmodell lässt sih variieren. Um unter-shiedlihe Einflüsse der Parametrisierung untersuhen zu können, wird das Modellverändert, indem z.B. die Lithosphärenmähtigkeit konstant angenommen wird. Dieswird in den folgenden Unterkapiteln näher beshrieben. Insgesamt werden vier Mo-delle betrahtet.Die Abkürzungen erklären sih folgendermaÿen: M steht für Mantel und L stehtfür Lithosphäre, die zugehörigen Zahlen markieren die Dimension des Modells indem jeweiligen Bereih. Um die Viskositätsverteilung der nahfolgenden Modelle inTiefenrihtung darzustellen, wird diese auf einem Antarktis-Profil geplottet dessenVerlauf in Abbildung 4.1 dargestellt ist.4.1.1 M1L1Das erste Modell ist ein 1D-Viskositäts-Modell (Abshnitt 3.1). Dieses Modell sollals Vergleihsmodell dienen, um den Einfluss lateraler Variationen einshätzen zukönnen, und hat einen kugelshalenförmigen Aufbau, wobei jeder Kugelshale einViskositätswert zugeordnet ist. Dadurh sieht das Tiefenprofil an jedem geographi-shen Punkt der Erde exakt gleih aus und reagiert an jedem Punkt in gleiher Weiseauf eine Last. Somit ist zu erwarten, dass sih im Shema der resultierenden Verti-kalvershiebung hauptsählih die Lastverteilung des Eismodells widerspiegelt. DieseViskositätsverteilung ist in Abbildung 4.2 zu sehen.4.1.2 M3L1Bei diesem Viskositätsmodell (Abbildung 4.2, oben rehts) wird eine homogene Li-thosphäre mit einer Mähtigkeit von 70 km beibehalten. Unterhalb von 70 km Tiefewird der 3D-Mantel angefügt. Es wird von einer elastishen Lithosphäre mit einerViskosität von 1026 Pa s ausgegangen. Ein Angleih der Werte von 3D-Mantel und1D-Lithosphäre findet niht statt. Mit diesem Modell sollen die Auswirkungen einer3D-Viskositätsstruktur des Mantels auf die durh GIA verursahten Vertikalvershie-bungsrate sowie Horizontalvershiebungs- und Geoidhöhenänderungsrate untersuhtwerden.4.1.3 M1L3Alternativ wird die Möglihkeit umgesetzt, den 1D-Mantel beizubehalten und nur die3D-Struktur der elastishen Lithosphäre zu berüksihtigen (Abbildung 4.2, unten31
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Mächtigkeit des Eisschildes (m)Abbildung 4.1: Profil 01 durh die Antarktis und Eismähtigkeit zum LGM.Figure 4.1: Profile 01 aross Antartia and ie thikness at LGM.

Abbildung 4.2: Viskositätsverteilung auf Profil 01 für die Modelle M1L1 (oben links),M1L3 (unten links), M3L1 (oben rehts) und M3L3 (unten rehts).Figure 4.2: Visosity distribution profile 01 for models M1L1 (upper left), M1L3(lower left), M3L1 (upper right) and M3L3 (lower right).



4.2 Vereisungsgeshihte 33links). In diesem Fall ist die Viskosität innerhalb der Lithosphäre bzw. innerhalb desoberen Mantels homogen.4.1.4 M3L3Abshlieÿend soll noh das komplette 3D-Viskositätsmodell analysiert werden, wiein Abshnitt 3.2.9 beshrieben (Abbildung 4.2, unten rehts). Hierbei ist die elasti-she Lithosphäre mit lateral variierender Mähtigkeit einem 3D-Mantel, der auf demTomographiemodell beruht, superponiert.4.2 VereisungsgeshihteDie Simulation der Auflast durh die in der Eiszeit vorhandenen Eismassen erfolgtdurh ein Eismodell. Dieses gibt eine möglihe Vereisungsgeshihte wieder, die aberniht vollständig belegt werden kann. Sie stellt lediglih ein Modell einer möglihenVereisung dar. Die Verteilung der Eismassen variiert zwishen den existierenden Eis-modellen deutlih. Im Folgenden sollen die verwendeten Daten vorgestellt werden.Durh die Tatsahe, dass das LGM im Verhältnis zu der 100 000 Jahre dauerndenEiszeitperiode nur 21 000 Jahre zurükliegt, kann die hronologishe Entwiklungpartiell mit Hilfe der Geologie rekonstruiert werden. Der Zeitraum bis zum LGM liegtinnerhalb der Reihweite der 14C-Datierungsmethode. Einshränkend muss erwähntwerden, dass die 14C-Datierungsmethode Unsiherheiten aufweist (Anderson et al.,2002).Durh geologishe Ablagerungen (z.B. Paläostrandlinien), kann die Veränderungder Erdkruste über diesen Zeitraum abgeshätzt werden. Wenn invertiert wird, kannauf die Mähtigkeit des damaligen Eisshildes geshlossen werden.Die Mähtigkeit des AES zum LGM nah Peltier (2004) zeigt Abbildung 4.3. Dieentsprehende Vereisungsgeshihte wird ICE-5G genannt. Zu beobahten ist eindeutlih sihtbares Lastzentrum in der Westantarktis. Aber auh in der Ostantarktissind groÿe Mähtigkeiten des Eisshildes zu verzeihnen. Das bedeutet, das auh indiesem Gebiet die Erdkruste stark belastet wurde und sih abgesenkt hat. Allerdingswird aus den Abbildungen 4.4 und 4.5 klar, dass die Ostantarktis auh heute nohvon sehr diken Eismassen bedekt ist. Abbildung 4.5 zeigt, dass bis zur heutigenZeit in der Ostantarktis nur eine sehr geringe Entlastung durh Abshmelzen vonEis stattgefunden hat. Das bedeutet, dass hier ein geringer GIA-Effekt zu erwartenist.In der Westantarktis hingegen ist ein Groÿteil des Eises abgeshmolzen. Daherist in diesem Gebiet auh eine deutlihe Vertikal- und Horizontalvershiebung zuerwarten.
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Mächtigkeit des Eisschildes (m)Abbildung 4.3: Mähtigkeit des AES zum LGM nah Peltier (2004).Figure 4.3: Thikness of the AES at the LGM aording to Peltier (2004).
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Mächtigkeit des Eisschildes (m)Abbildung 4.4: Heutige Mähtigkeit des AES nah Modell ICE-5G.Figure 4.4: Present-day thikness of the AES aording to model ICE-5G.
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Mächtigkeit des Eisschildes (m)Abbildung 4.5: Mähtigkeit des AES zum LGM abzüglih heutiger Eismassenmähtig-keit.Figure 4.5: Thikness of the AES at the LGM redued by present-day ie thik-ness.
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5ModellrehnungDie aus GIA resultierende Vertikalvershiebung, Horizontalvershiebung und Geoid-höhenänderung wird nah Martine (2000) bestimmt. Als Input werden das Viskosi-tätsmodell und das Eismodell eingebunden. Die Berehnungen werden im Spektral-bereih mit einer Auflösung von Grad und Ordnung 50 durhgeführt.5.1 Berehnung der VertikalvershiebungDas Programmpaket liefert die Vertikalvershiebung in mm/a. Diese Ergebnisse be-dürfen keiner weiteren Bearbeitung und können direkt visualisiert und analysiertwerden ( Abshnitt 6.2). Die Vertikalvershiebung ist in Abbildung 5.1 für das Mo-dell M3L3 dargestellt.
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Vertikalverschiebungsrate (mm/a)Abbildung 5.1: Vertikalvershiebungsrate (mm/a) für Modell M3L3.Figure 5.1: Vertial displaement rate (mm/a) for model M3L3.
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38 Modellrehnung5.2 Berehnung der HorizontalvershiebungDas Programmpaket liefert die Horizontalvershiebung in mm/a in Längen- und Brei-tenrihtung. Bei einigen Modellen entsteht eine Gesamtbewegung des untersuhtenGebietes. Da niht mit regional beshränkten, sondern mit globalen Modelle gereh-net wird, wirken auh andere Eisshilde (z.B. Grönland) bzw. deren Viskositätsver-teilungen auf die Horizontalvershiebung in der Antarktis. Diese äuÿeren Ein�üsseverfälshen die Horizontalvershiebung, die sih aus regionalen Änderungen der Li-thosphärenmähtigkeit ergibt. Ohne die Gesamtdrift des Gebietes ist das regionalbeeinflusste Verhalten der Horizontalvershiebung deutlih besser zu interpretieren.Daher sollte die Horizontalvershiebung um deren Mittelwert bereinigt werden, d.h.die Gesamtdrift der Region. Für eine Untersuhung der Polarregion wird ein Gitterbenötigt, das an den Polen nahezu äquidistant ist, um eine gleihmäÿige Verteilungder Berehnungspunkte zu gewährleisten.Diese Bedingung erfüllt das Geodesi Grid. Es ist ähnlih einem Fuÿball mit kleinenregelmäÿigen Sehseken oder Fünfeken aufgebaut. Die Gitterpunkte liegen dannjeweils im Mittelpunkt der Sehs- oder Fünfeke. Dadurh haben alle Punkte einennahezu gleihen Abstand zueinander, unabhängig ob sie sih in Polnähe befindenoder am Äquator. Alle Gitterzellen sind zudem nahezu gleih groÿ. Diese Strukturentsteht durh das Unterteilen eines Ikosaeders, bei dem die Knoten die Gitterpunktedarstellen. Die Kanten des Ikosaeders werden in der Mitte geteilt. Hier entsteht einneuer Knotenpunkt.Die Mittelsenkrehten der Verbindungslinien zwishen neuen und alten Knotenergeben die neuen Begrenzungslinien der Gitterzellen. Somit wird das Punktnetzverdihtet und gleihzeitig die Relationen der Punktabstände und Flähengröÿennahezu beibehalten. Geringe Verzerrungen treten auf, da die Struktur abshlieÿendauf die Kugelflähe projiziert wird. Die Verfeinerung des Gitters ist so beliebig oftdurhführbar. Für nähere Informationen siehe z.B. Randall et al. (2002).Für diese Gitterpunkte wird die Horizontalvershiebung für die Länge φ und dieKo-Breite θ bestimmt. Mit der Rotationsformel aus Klemann et al. (2008) kann derRotationsvektor ω bestimmt werden, um den sih das gesamte Gebiet dreht:
1

a

[

uθ(θi, φi)
uφ(θi, φi)

]

=

[

− sinφi cosφi 0
− cos θi cosφi − cos θi sinφi sin θi

]





ωx

ωy

ωz



 . (5.1)Dieses überbestimmte Gleihungssystems wird mit dem Gauÿ-Markov-Modell gelöst.Das Gleihungssystem 5.1 hat die Form
l

2n,1 = A
2n,3 x

3,1 , (5.2)wobei l der Beobahtungsvektor, A die Design-Matrix und x der Lösungsvektor sind.Der Parameter n bezeihnet die Anzahl der Beobahtungspaare. Zur Lösung wird dieNormalgleihungsmatrix N aufgestellt:
N
3,3 = A

T

3,2n
P

2n,2n
A

2n,3 , (5.3)Im gleihen Shritt wird auh die sogenannte "rehte Seite" n bestimmt, die durhdas Produkt
n
3,1 = A

T

3,2n
P

2n,2n
x

2n,1 (5.4)



5.2 Berehnung der Horizontalvershiebung 39gegeben ist. Die Gewihtsmatrix P ist hier die Einheitsmatrix, da alle Beobahtungengleih genau sind. Der Lösungsvektor x (in diesem Fall ω) wird folgerihtig mit
x = ω = N

−1
n =

(

A
T

A)
)−1

A
T

l (5.5)berehnet.Mit dem daraus erhaltenen ω kann eine Vorwärtsrehnung an den gleihen Punktendurhgeführt werden. Dadurh wird die Gesamtbewegung des Gebietes bestimmt.Die durh die Gesamtbewegung bereinigten Geshwindigkeiten erhält man durhSubtraktion:
u
res = u

hor − u
ω . (5.6)Die Geshwindigkeit der Gesamtdrift beträgt bis zu 0.5 mm/a was a. 20 % des Ma-ximalwerts der errehneten Bewegung entspriht. Die berehnete Starrkörperbewe-gung für das Modell M3L3 zeigt eine einheitlihe Bewegung des Gebietes in RihtungWest-Süd-West, was global gesehen Rihtung Pazifik/Südamerika entspriht (Abbil-dung 5.2). Dieser Trend ist für ein 3D-Viskositätsmodell auh bei Kaufmann et al.(2005) zu beobahten, allerdings bei Belastung mit dem Vereisungsmodell ICE-3G,einem Vorgängermodell der hier verwendeten Vereisungsgeshihte.
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Horizontalverschiebungsrate (mm/a)Abbildung 5.2: Horizontale Starrkörperbewegung der Antarktis für die ModelleM1L1 (links) und M3L3 (rehts).Figure 5.2: Horizontal rigid-body motion of the Antarti area for models M1L1(left) and M3L3 (right).



40 Modellrehnung5.3 Berehnung der GeoidhöhenänderungDas Programmpaket liefert das Störpotential Ts der Shwere. Daraus lässt sih nahder Formel von Bruns (z.B. Torge, 2003):
e =

Ts

g
, (5.7)die Geoidhöhenänderung e bestimmen. Die Shwerebeshleunigung wird zu g =

9.81 m/s2 angenommen. Abbildung 5.3 zeigt die Geoidhöhenänderungsrate ė, dieaufgrund des GIA-Prozesses auftritt. Für die Modellrehnung ist für diese AbbildungModell M3L3 gewählt, wobei eine Auflösung von Grad und Ordnung 100 verwendetist.
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6Ergebnisse und AnalyseIn diesem Kapitel werden die vershiedenen Erdmodelle (Abshnitt 4.1) gegenüber-gestellt, um ihre Einflüsse auf die berehneten Gröÿen zu analysieren. Bei einerDifferenzenbildung wird immer das zweitgenannte Modell vom Erstgenannten ab-gezogen. Die geographishe Einordnung der benannten Gebiete soll nahfolgendeÜbersiht erleihtern (Abbildung 6.1).

Abbildung 6.1: Karte der Antarktis nah (Central Intelligene Ageny, 2008).Figure 6.1: Map of Antartia aording to (Central Intelligene Ageny, 2008).6.1 VorbemerkungAufgrund der Entstehung der Viskositätswerte des 3D-Mantels, ist darin eine dikeLithosphäre im Bereih der Ostantarktis in Form von hohen Viskositäten bereits be-rüksihtigt. Das hat zur Folge, dass selbst bei einem Modell mit 1D-Lithosphäre,im Falle eines 3D-Mantels, der Ein�uss der dikeren Lithosphäre in der Ostantarktis41



42 Ergebnisse und Analyseimmernoh vorhanden ist. Im Laufe der Analyse wird deutlih, dass die Viskosi-tätsstruktur des Mantels einen klar dominierenden Ein�uss auf GIA ausübt. BeiInterpretationen ist eben diese Tatsahe zu berüksihtigen, dass sih in dieser Vis-kositätsstruktur die lateral variierende Lithosphärenmähtigkeit niedershlägt.6.2 VertikalvershiebungIn diesem Abshnitt wird untersuht, wie sih der glazial-isostatishe Ausgleih aufdie Vertikalvershiebung auswirkt. Zur Analyse werden die visualisierten Ergebnisseaus den Abbildungen 4.2 und 6.2 betrahtet. Das Profil entspriht Profil 01(Abbil-dung 4.1).
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Abbildung 6.2: Vertikalvershiebungsrate für untershiedlihe Viskositätsmodelle aufProfil 01.Figure 6.2: Vertial displaement rate for different visosity models on profile01.



6.2 Vertikalvershiebung 436.2.1 M1L1 vs M1L3Der Einfluss einer elastishen 3D-Lithosphäre auf die Vertikalvershiebung ist ge-ring. Die Westantarktis hebt sih je nah Modell um maximal 9.2 bis 10.8 mm/a�mBereih der Ostantarktis werden 4 mm/a erreiht. Im Vergleih von M1L3 zum 1D-Modell lassen sih maximal Untershiede von +0.9 bzw −0.5 mm/a nahweisen. Diegeringfügigen Untershiede in der Westantarktis lassen sih dadurh erklären, dassdie tatsählihe Lithosphärenmähtigkeit der im 1D-Modell entspriht. Hier stimmendie Modelle M1L1 und M1L3 nahezu überein. Im Bereih der Ostantarktis ergebensih leiht gröÿere Untershiede , die zu jedem Zeitpunkt kleiner 1 mm/a sind. Hierkann die mähtigere Lithosphäre durh ihre Biegesteifigkeit die Vertikalvershiebungbeeinflussen.
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Profil 01 (°)Abbildung 6.3: Differenz der Vertikalvershiebungsrate für die Modelle M1L1 undM1L3.Figure 6.3: Differene of the vertial displaement rate for models M1L1 andM1L3.6.2.2 M1L1 vs M3L1Mit einem 3D-Mantel ergibt sih in der Ostantaktis eine reduzierte Vertikalvershie-bung. Durh die Viskositätsverteilung im Erdmantel erfolgt auh allgemein eine we-niger starke Hebung als für das 1D-Modell. Der obere Mantel verhält sih hierbeiso, als ob die Lithosphäre der Ostantarktis mähtiger wäre. Dies ist der Fall, da dieDaten für den oberen Mantel aus dem unabhängigen Tomographiemodell stammen.In den Abbildungen B.2 bis B.5 ist zu sehen, dass Material, welhes für die Hebungnotwendig ist, niht ausshlieÿlih von unten kommt, sondern im Bereih des oberenMantels auh von der Seite heran flieÿt. Die Viskositätsverteilung (Abbildung 4.2)maht deutlih, dass durh die Mähtigkeit der Lithosphäre, beziehungsweise durhdie entsprehende Viskositätsverteilung, der Kanal für den Materialzufluss verengtwird. Wenn eine Hebung erfolgen soll, muss von unten Material nahkommen. Durhdie in der Ostantarktis mähtigere Lithosphäre bleibt weniger Platz für die nieder-
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Profil 01 (°)Abbildung 6.4: Differenz der Vertikalvershiebungsrate für die Modelle M1L1 undM3L1.Figure 6.4: Differene of the vertial displaement rate for models M1L1 andM3L1.viskosen Bereihe im oberen Mantel. Diese Bereihe (< 5 × 1020 Pa s) begünstigendurh ihre Beshaffenheit einen Materialzufluss. Wird dieser Kanal verengt und derMaterialzufluss reduziert, verlangsamt sih die Hebungsbewegung.Im Vergleih zur Westantarktis ist in der Ostantarktis ein geringerer Anstieg derAbsolutwerte der Vertikalvershiebung zu beobahten. Der Hauptgrund ist, dass inder Ostantarktis seit dem LGM weniger Eis abgeshmolzen ist als in der Westant-arktis (Abbildung 4.5). In der Ostantarktis existiert heute noh ein Eisshild miteiner Mähtigkeit von bis zu 4000 m (Abbildung 4.4). Zum anderen ist der Grundfür die geringere Vertikalvershiebung die erhöhte Biegesteifigkeit der Lithosphäre inder Ostantarktis.6.2.3 M3L3 vs M1L3Abbildung 6.2 zeigt, dass bei einem 1D-Mantel die Amplitude der Rate der Vertikal-vershiebung in der Westantarktis fast 3 mm/a gröÿer ist als bei einem 3D-Mantel.Hierbei handelt es sih um fast 30 % der Gesamtvershiebung. Dieser groÿe Un-tershied resultiert aus der starken Oszillation der Modelle, die einen 1D-Mantelenthalten. Die Profile mit 3D-Mantel zeigen in Abbildung 6.2 auf dem Profil beietwa 25◦ einen deutlih glatteren Verlauf. Die hohfrequenten Anteile werden beiVerwendung des 3D-Mantels gedämpft, so dass daraus weniger Oszillation und klei-nere Amplituden resultieren. Die Oszillation ergibt sih aus der Berehnung überKFF im Spektralbereih.
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Profil 01 (°)Abbildung 6.5: Differenz der Vertikalvershiebungsrate für die Modelle M3L3 undM1L3.Figure 6.5: Differene of the vertial displaement rate for models M3L3 andM1L3.6.2.4 M3L3 vs M3L1Auh bei diesem Vergleih zeigt sih der Einfluss einer 3D-Lithosphäre hier aufeinem auf der Tomographie basierenden 3D-Mantel. Im Gegensatz zum Vergleihin Abshnitt 6.2.1 gibt es im Profilbereih zwishen 20◦ und 30◦ etwas kleine-re Differenzen. Das bedeutet, dass in diesem Bereih der 3D-Mantel den Einflussder hier mähtigeren Lithosphäre dämpft. Der auf der Tomographie basierende 3D-Mantel weist im Bereih der mähtigeren Lithosphäre eine deutlih höhere Viskositätauf als im 1D-Fall, so dass der Untershied zur elastishen Lithosphäre niht mehrso gravierend ist. Dies ist ein Indiz für den starken Einfluss des Erdmantels auf dieStruktur der Vertikalvershiebung. Insgesamt dämpft die 3D-Lithosphäre die Verti-kalvershiebung ab. Erst im ozeanishen Gebiet (> 45◦) ist die Vertikalvershiebungfür M3L3 stärker ausgeprägt.6.2.5 M3L3 mit höherer AuflösungMit dem vollständigen 3D-Modell ist eine Berehnung mit einer Auflösung von Gradund Ordnung 100 durhgeführt worden. Dadurh soll überprüft werden, ob eine gerin-gere Auflösung ausreihend ist. Die Ergebnisse zeigen, dass bei geringerer Auflösungkleinflähige Lastgebiete vernahlässigt werden. Die Antwort auf die nahezu punk-tuelle Last der Antarktishen Halbinsel wird in der gröberen Auflösung niht regis-triert (Abbildung 6.8). Für die Ostantarktis reiht die geringere Auflösung aus. WieAbbildung 6.7 zeigt, ist die Vertikalvershiebungsrate in der Ostantarktis für beideBerehnungen nahezu identish. Im Hinblik auf die wesentlih gröÿere Rehenzeitbei einer höheren Auflösung bei relativ geringem Nutzen wird eine Auflösung vonGrad und Ordnung 50 als ausreihend angesehen. Für spezielle Untersuhungen in
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Profil 01 (°)Abbildung 6.6: Differenz der Vertikalvershiebungsrate für die Modelle M3L3 undM3L1.Figure 6.5: Differene of the vertial displaement rate for models M3L3 andM3L1.den Gebieten, die sih hier signi�kant untersheiden, sollte auf die höhere Auflösungzurükgegriffen werden.
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Profil 01 (°)Abbildung 6.7: Differenz der Vertikalvershiebungsrate für Modell M3L3 bei unter-shiedliher Auflösung.Figure 6.7: Differene of the vertial displaement rate for model M3L3 withdifferent resolution.
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Differenz der Vertikalverschiebungsrate (mm/a)Abbildung 6.8: Differenz der Vertikalvershiebungsrate für Modell M3L3 bei unter-shiedliher Auflösung.Figure 6.8: Differene of the vertial displaement rate for model M3L3 withdifferent resolution.



48 Ergebnisse und Analyse6.2.6 Mittlere VertikalvershiebungZur Bildung eines Mittelwertes müssen die Daten auf ein Geodesi Grid (Abshnitt5.2) überführt werden. Dann kann ein arithmetishes Mittel über alle Werte gebildetwerden. Wenn man die Landhebung für West- und Ostantarktis getrennt betrahtet,wird deutlih, dass sih die Westantarktis im 1D-Modell stärker hebt als die Ostant-arktis. Im 3D-Modell, und speziell im hohaufgelösten 3D-Modell, gibt es fast keinenUntershied zwishen West- und Ostantarktis. Die folgenden Abbildungen zeigen denMittelwert der Vertikalvershiebungsrate für die Ostantarktis (Abbildung 6.9) unddie Westantarktis (Abbildung 6.10). Hierzu ist die Vertikalvershiebungsrate bis zum50. Grad südliher Breite berüksihtigt. Die Grenze zwishen West- und Ostantark-tis ist bei dieser Berehnung der 165. Grad östliher Länge. Wie shon in Abbildung6.2 deutlih wurde, dämpft die Modellierung eines 3D-Mantels die Vertikalvershie-bung etwas ab. Mit 3D-Lithosphäre entstehen vor allem in der Ostantarktis leihtgröÿere Vertikalvershiebungsraten wie mit 1D-Lithosphäre.
Tabelle 6.1: Mittelwerte der Vertikalvershiebungsrate in der Ostantarktis in mm/a.Table 6.1: Mean values of vertial displaement rate in East Antartia in mm/a.M1 M3L1 0.3597 0.3884L3 0.3069 0.3318Für das spektral höher aufgelöste Modell, das im Folgenden M3L3_hd genannt wird,ergibt sih ein Mittelwert von 0.3459 mm/a.Tabelle 6.2: Mittelwerte der Vertikalvershiebungsrate in der Westantarktis in mm/a.Table 6.2: Mean values of vertial displaement rate in West Antartia in mm/a.M1 M3L1 0.4276 0.4368L3 0.3618 0.3549Für das spektral höher aufgelöste Modell ergibt sih ein Mittelwert von 0.3454 mm/a.
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Abbildung 6.9: Mittelwerte der Vertikalvershiebungsrate in der Ostantarktis für diebetrahteten Modelle.Figure 6.9: Mean values of vertial displaement rate in East Antartia for theonsidered models.
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Abbildung 6.10: Mittelwerte der Vertikalvershiebungsrate in der Westantarktis für diebetrahteten Modelle.Figure 6.10: Mean values of vertial displaement rate in West Antartia forthe onsidered models.



50 Ergebnisse und Analyse6.3 HorizontalvershiebungDie Darstellung der Horizontalvershiebung erfolgt nah der in Abshnitt 5.2 be-shriebenen Bereinigung hinsihtlih der Starrkörperbewegung des Gebietes. Bei Ver-wendung eines 1D-Viskositätsmodells herrsht in der Horizontalen eine nahezu bi-polare Bewegung vor. Bei Verwendung des 3D-Modells M3L3 ist dies niht der Fall.Abweihungen entstehen entlang der Transantarti Mountains. Hier liegt auh dieGrenze der alten, mähtigen Lithosphäre der Ostantarktis und der jungen, dünnenLithosphäre der Westantarktis. Auf der Ostseite der Gebirgskette entfernt sih dieLithosphäre vom Gebirge. Auf der Westseite, im Gebiet der gröÿten Eismasseände-rungen (Gebiet der Hauptlast), ist die Ausrihtung der Vektoren niht polgerihtet.Durh die starke Landhebung in diesem Bereih ergibt sih eine horizontale Bewe-gung weg vom ehemaligen Lastzentrum.Im nahen Umfeld des Lastzentrums ist eine divergente horizontale Bewegung zuerwarten. Unterhalb der Last entsteht eine Absenkung. Wenn diese sih wieder hebt,entsteht an der Ober�ähe eine nah auÿen gerihtete Bewegung der Lithosphäre.Im weiteren Umfeld ergibt sih eine zum ehemaligen Lastzentrum hin gerihteteBewegung.Zum Vergleih der Horizontalvershiebung ist die Differenz der zu vergleihendenModellergebnisse aufgrund der untershiedlihen Vektorenrihtungen niht aussage-kräftig. Daher sind die Bewegungen in den Abbildungen 6.11 - 6.15 jeweils absolutdargestellt.6.3.1 M1L1 vs M1L3
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Horizontalverschiebungsrate (mm/a)Abbildung 6.11: Horizontalvershiebungsrate für die Modelle M1L1 (links) und M1L3(rehts). Die Pfeile zeigen die Vershiebungsrihtung an und haben Einheitslänge.Figure 6.11: Horizontal displaement rate for models M1L1 (left) and M1L3(right). The arrows show the diretion of motion and have unit length.Zunähst fällt auf (Abbildung 6.11), dass die Horizontalvershiebung im 1D-Modell



6.3 Horizontalvershiebung 51(M1L1) deutlih kleiner ist als bei einer 3D-Lithosphäre (M1L3). Im ozeanishen Be-reih ist dies deutliher zu beobahten. Im kontinentalen Bereih der Ostantarktisist eine leiht verstärkte Horizontalvershiebung zu beobahten. Durh die mähti-gere Lithosphäre hat sih die Rihtung der Horizontalvershiebung geändert. NahBereinigung bezüglih der Starrkörperbewegung zeigen die entsprehenden Vektorenniht in Rihtung des geographishen Pols.Die Änderung der Lithosphärenmähtigkeit wirkt sih auf die Horizontalvershie-bung in der Westantarktis und der Transantarti Mountains aus. Im 1D-Modellergeben sih Horizontalvershiebungsraten von maximal 0.5 mm/a vom Pol weg.Mit der 3D-Lithosphäre bewegen sih aber auh diese Regionen überwiegend zumPol hin.6.3.2 M1L1 vs M3L1
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Horizontalverschiebungsrate (mm/a)Abbildung 6.12: Horizontalvershiebungsrate für die Modelle M1L1 (links) und M3L1(rehts). Die Pfeile zeigen die Vershiebungsrihtung an und haben Einheitslänge.Figure 6.12: Horizontal displaement rate for models M1L1 (left) and M3L1(right). The arrows show the diretion of motion and have unit length.In Abbildung 6.12 ist zu sehen, dass die Horizontalvershiebung durh einen 3D-Mantel reduziert wird. Die bipolare Struktur des Modells M1L1 ist niht mehr deut-lih zu erkennen.Der 3D-Mantel verringert die Horizontalgeshwindigkeit gegenüber dem 1D-Modellregional um über 1 mm/a. Im südlihen Teil von Marie-Byrd-Land (Punkt A) sowiean der Amundsen-See (Punkt B) verstärken sih die polabgewandten Bewegungenbei Berüksihtigung eines 3D-Mantels.Lediglih in der Westantarktis und den Transantarti Mountains sind die Er-gebnisse mit denen des 1D-Modells vergleihbar. Die gröÿten Änderungsraten in derOstantarktis erhält man in Vitorialand (Punkt C).
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Horizontalverschiebungsrate (mm/a)Abbildung 6.13: Horizontalvershiebungsrate für die Modelle M3L3 (links) und M1L3(rehts). Die Pfeile zeigen die Vershiebungsrihtung an und haben Einheitslänge.Figure 6.13: Horizontal displaement rate for models M3L3 (left) and M1L3(right). The arrows show the diretion of motion and have unit length.Bei diesem Vergleih wird von einer 3D-Lithosphärenstruktur ausgegangen und dieViskosität des oberen Mantels variiert. Auh hier ist zu sehen, dass die 3D-Strukturdes oberen Mantels die Horizontalvershiebungsrate dämpft. Im ozeanishen Bereihist die Horizontalvershiebungsrate teilweise um mehr als 1 mm/a geringer als beieinem homogenen 1D-Mantel. Bei einer maximalen Geshwindigkeit für M1L3 von2.5 mm entspriht das einer Änderung der Horizontalvershiebungsrate von maximal40 %. Im kontinentalen Bereih reduziert sih die Geshwindigkeit vor allem in derOstantarktis und speziell in Vitorialand (Punkt C in Abbildung 6.12).Die mähtige Lithosphäre in diesen Gebieten beeinflusst die Viskosität des oberenMantels (Abshnitt 6.1). In Abbildung 4.2 oben rehts ist zu erkennen, dass dieserEinfluss auh ohne variable Lithosphärenmähtigkeit vorhanden ist.
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Horizontalverschiebungsrate (mm/a)Abbildung 6.14: Horizontalvershiebungsrate für die Modelle M3L3 (links) und M3L1(rehts). Die Pfeile zeigen die Vershiebungsrihtung an und haben Einheitslänge.Figure 6.14: Horizontal displaement rate for models M3L3 (left) and M3L1(right). The arrows show the diretion of motion and have unit length.Dieser Vergleih verdeutliht den geringen Einfluss der variablen Lithosphären-mähtigkeit sofern der Mantel 3D ist. Bei Modell M3L1 (Abbildung 4.2) ist zu er-kennen, dass die mähtige Lithosphäre der Ostantarktis den Mantel in dieser Regionbeeinflusst, obwohl die Lithosphäre nur eindimensional modelliert wurde: Der 3D-Mantel hat in den Regionen einer mähtigen Lithosphäre eine höhere Viskosität alssonst. Wird eine 3D-Lithosphäre berüksihtigt, ändert sih dadurh die Viskositäts-struktur in diesen Bereihen um ein bis zwei Gröÿenordnungen weniger. Daher sinddie Effekte auf GIA und somit auf die Horizontalvershiebungsrate abgeshwäht.Der Haupteinfluss geht von der Viskositätsstruktur des Erdmantels aus, in der diekratonishe Lithosphäre der Ostantarktis bereits berüksihtigt ist (Abshnitt 6.1).Hauptsählih in der Westantarktis ergeben sih durh die 3D-Lithosphäre Betrags-und Rihtungsänderungen der Vektoren der Horizontalvershiebung. Die von denTransantarti Mountains zur Ostantarktis gerihtete Bewegung wird zudem durhdie 3D-Lithosphäre verstärkt.



54 Ergebnisse und Analyse6.3.5 M3L3 mit höherer Auflösung
0˚

60˚

12
0˚

180˚

240˚

30
0˚

0˚

60˚

12
0˚

180˚

240˚

30
0˚

0˚
60˚

12
0˚

180˚

240˚

30
0˚

0˚
60˚

12
0˚

180˚

240˚

30
0˚

0.5 1.0 1.5 2.0 2.5

Horizontalverschiebungsrate (mm/a)Abbildung 6.15: Horizontalvershiebungsrate für Modell M3L3 bei niedriger (links)und hoher (rehts) Auflösung. Die Pfeile zeigen die Vershiebungsrihtung an undhaben Einheitslänge.Figure 6.15: Horizontal displaement rate for model M3L3 with low (left) andhigh (right) resolution. The arrows show the diretion of motion and have unit length.Die höhere Auflösung sheint die Horizontalgeshwindigkeit zunähst niht zu be-ein�ussen (Abbildung 6.15). In Abbildung 6.16 fällt jedoh auf, dass hauptsählihim Bereih des Lastzentrums ein Untershied auftritt. Beim höheraufgelösten Modellsind die Vershiebungsraten geringer. Bei einer maximalen Vershiebungsgeshwin-digkeit von a 1 mm/a ist der Ein�uss einer höheren Au�ösung mit 25 % der Maxi-malgeshwindigkeit niht zu vernahlässigen.
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Differenz der Horizontalverschiebungsrate (mm/a)Abbildung 6.16: Di�erenz der Horizontalvershiebungsrate für Modell M3L3 beiuntershiedliher Auflösung. Die Pfeile zeigen die Vershiebungsrihtung an und habenEinheitslänge.Figure 6.16: Di�erene of horizontal motions for model M3L3 with di�erent re-solution. The arrows show the diretion of motion and have unit length.6.3.6 Mittlere HorizontalvershiebungIn Abshnitt 6.3.1 ist gezeigt worden, dass die Intensität der Horizontalvershiebungzwishen den einzelnen Modellen variiert. Zur Quantifizierung der Bewegungen wirdfür jedes Modell der Mittelwert der Amplituden berehnet, wobei nur Werte inner-halb des betrahteten Gebietes, das heiÿt für alle Punkte südlih von 70◦ südliherBreite berüksihtigt sind (Abbildung 6.17 und Tabelle 6.3). Da auf einem GeodesiGrid gearbeitet wird, kann das arithmetishe Mittel gebildet werden.



56 Ergebnisse und AnalyseTabelle 6.3: Mittelwerte der Horizontalvershiebungsrate für das betrahtete Gebiet inmm/a.Table 6.3: Mean values of the horizontal displaement rate in the area osideredin mm/a. M1 M3L1 0.8370 0.2970L3 1.2659 0.3853Für das spektral höher aufgelöste Modell M3L3_hd ergibt sih ein Mittelwert von0.3847 mm/a.
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Abbildung 6.17: Mittelwerte der Horizontalvershiebungsrate für die betrahtetenModelle.Figure 6.17: Mean values of horizontal displaement rate for the models onside-red.Sowohl aus Tabelle 6.3 als auh Abbildung 6.17 ist ersihtlih, dass die Modellie-rung des oberen Mantels die Horizontalvershiebungsrate beeinflusst. Bei einem 1D-Mantel ist die durhshnittlihe Geshwindigkeit der Horizontalvershiebung deutlihhöher als im Falle eines 3D-Mantels. Die Differenz zwishen M1L3 und M3L3 beträgt0.88 mm/a. Bei einer Geshwindigkeit der Horizontalvershiebung von 1.27 mm/abzw. 0.39 mm/a bedeutet dies eine Reduktion durh den 3D-Mantel um a. 70 %.



6.3 Horizontalvershiebung 57Eine 1D-Lithosphäre reduziert die Horizontalvershiebungsrate nur um 23−33 %.Das bestätigt, dass der Einfluss der Variation der Lithosphärenmähtigkeit auf dieHorizontalvershiebung dem Einfluss des 3D-Mantels untergeordnet ist.



58 Ergebnisse und Analyse6.4 GeoidhöhenänderungDas Shwerefeld ändert sih mit der Änderung der Massenverteilung. Daraus er-gibt sih, dass sih die Shwere im Gebiet einer Landhebung vergröÿert, da Materialzugeführt wird. Im Folgenden wird das Geoid betrahtet, das sih als Äquipotenzi-alflähe des Shwerepotenzials bei einer Shwereänderung vershieben muss. Nimmtdie Shwere zu, vergröÿert sih der Abstand des Geoids zum Massenshwerpunkt undumgekehrt (Abbildung 6.18).
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Geoidhöhenänderungsrate (mm/a)Abbildung 6.18: Geoidhöhenänderungsrate für Modell M3L3.Figure 6.18: Geoid-height hange rate for model M3L3.



6.4 Geoidhöhenänderung 596.4.1 M1L1 vs M1L3
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Geoidhöhenänderungsrate (mm/a)Abbildung 6.19: Differenz der Geoidhöhenänderungsrate für die Modelle M1L1 undM1L3.Figure 6.19: Differene of the geoid-height hange rate for models M1L1 andM1L3.Bei diesem Vergleih zeigt sih der Einfluss der lateral variablen Lithosphärenmäh-tigkeit mit maximal 0.03 mm/a. Insgesamt ändert sih die Geoidhöhe in der Antarktisum a. 1.3 mm/a (Abbildung 6.18).Von der mähtigeren Lithosphäre am stärksten beeinflusst ist Enderbyland öst-lih von Königin-Maud-Land in der Ostantarktis (Abbildung 6.1) bzw. Punkt A inAbbildung 6.19. Dieses Gebiet fällt auh bei der Vertikalvershiebung auf. Hier warauf einem relativ kleinen Gebiet eine sehr groÿe zusätzlihe Eislast.Die Untershiede zwishen einer 1D- und 3D-Lithosphäre zeigen sih in derWestantarktis nördlih des ehemaligen Lastzentrums. Um die Einflüsse einer late-ral variierenden Lithosphärenmähtigkeit messtehnish nahzuweisen, müsste dieGeoidhöhenänderung mit einer Genauigkeit von etwa 0.01 mm/a bestimmt werden.Heutzutage wird mit der Satellitenmission GRACE für den jährlihen Trend eineGenauigkeit von etwa 0.1 mm/a erreiht, was bedeutet dass der reine Ein�uss derlateral variierenden Lithosphärenmähtigkeit bisher mit GRACE niht gemessen wer-



60 Ergebnisse und Analyseden kann.6.4.2 M1L1 vs M3L1
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Geoidhöhenänderungsrate (mm/a)Abbildung 6.20: Differenz der Geoidhöhenänderungsrate für die Modelle M1L1 undM3L1.Figure 6.20: Differene of the geoid-height hange rate for models M1L1 andM3L1.Bei einem Vergleih mit Abbildung 6.19 muss beahtet werden, dass die Skala gröÿerist. Durh die lateral variierende Viskosität des Mantels ergibt sih im Bereih derWestantarktis eine gröÿere Änderung des Geoidhöhe. Das Gebiet hat im 3D-Mantel-Modell im Bereih der Asthenosphäre (zwishen 200 und 300 km Tiefe) eine um eineGröÿenordung geringere Viskosität als im 1D-Mantel-Modell (Abbildung 4.2). DieAsthenosphäre ist niederviskos (1 × 1019 Pa s). Auh im Bereih der AntarktishenHalbinsel ist diese Konstellation in abgeshwähter Form zu beobahten.
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Geoidhöhenänderungsrate (mm/a)Abbildung 6.21: Differenz der Geoidhöhenänderungsrate für die Modelle M3L3 undM1L3.Figure 6.21: Differene of the geoid-height hange rate for models M3L3 andM1L3.Bei einer 3D-Lithosphäre ergibt sih bei einem 3D-Mantel ein ähnlihes Muster wiebei einer 1D-Lithosphäre (Abbildungen 6.20 und 6.21). Dies folgt daraus, dass der3D-Mantel mit einer mähtigeren Lithosphäre in der Ostantarktis verbunden ist (Ab-shnitt 6.1). Der maximale Untershied beträgt a. 0.17 mm/a. Dies zeigt, dass derHaupteinfluss die Mantelviskosität ist.
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Geoidhöhenänderungsrate (mm/a)Abbildung 6.22: Differenz der Geoidhöhenänderungsraten für die Modelle M3L3 undM3L1.Figure 6.22: Differene of the geoid-height hange rate for models M3L3 andM3L1.In diesem Abshnitt wird der Einfluss der Variation der Lithosphärenmähtigkeitin Verbindung mit einem 3D-Mantel aufgezeigt. Im Vergleih zu Abbildung 6.21 istdie Skala kleiner. Die Westantarktis zeigt für die 3D-Lithosphäre eine stärkere Zu-nahme der Geoidhöhenänderung. Auÿerdem fällt wieder die Anomalie in Enderby-land (Punkt A) auf. Weiterhin zeigt sih, dass die Transantarti Mountains keinenEinfluss auf die Geoidhöhenänderung haben. Im Bereih der Transantarti Moun-tains existiert in den Modellen wie erwartet keine niederviskose Asthenosphäre, dasih dieser Bereih direkt am Übergang zwishen Ost- und Westantarktis be�ndet.
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Geoidhöhenänderungsrate (mm/a)Abbildung 6.23: Differenz der Geoidhöhenänderungsrate für Modell M3L3 bei unter-shiedliher Auflösung.Figure 6.23: Differene of the geoid-height hange rate for model M3L3 withdifferent resolution.Durh höhere spektrale Auflösung ergibt sih analog zu der Vertikalvershiebungsratein Abshnitt 6.2.5 für die Westantarktis ein anderes Resultat. Dies gilt insbesonderefür die Antarktishen Halbinsel. Dort werden die gröÿten Abweihungen gemessen,die in der kleineren Auflösung vermutlih niht oder nur unzureihend erfasst wurden.Das restlihe Pattern ist nahezu ein Nullfeld.



64 Ergebnisse und Analyse6.5 ZusammenfassungZusammenfassend lässt sih festhalten, dass die Verwendung eines 3D-Modells un-erlässlih ist. Zum (innerhalb der Shihten homogenen) 1D-Modell sind in allenuntersuhten Bereihen Diskrepanzen feststellbar.Für die Antarktis sind vor allem die Auswirkungen der Untershiede der Lithosphä-renmähtigkeit der West- und Ostantarktis relevant. Die 3D-Lithosphäre verändertim Modell auh die Viskosität des oberen Mantels, dessen groÿer Einfluss auf GIAin dieser Arbeit deutlih gemaht worden ist.6.5.1 Einfluss der LithosphärenmähtigkeitDer Einfluss der Variation der Lithosphärenmähtigkeit auf die Vertikalvershie-bungsrate beträgt maximal 1 mm/a, was a. 10 % entspriht. Im Durhshnitt be-wirkt die Variation der Lithosphärenmähtigkeit einen minimalen Anstieg der Am-plituden. Dies ist lediglih in der Westantarktis bei gleihzeitigem 3D-Mantel nihtder Fall.Auh die Horizontalvershiebungsrate wird von der Variation der Lithosphären-mähtigkeit beeinflusst. Dies gilt insbesondere für die Westantarktis, was auh aufdie dort groÿe Laständerung und die damit verbundenen Reaktionen des Erdkörpershindeutet. Durh die 3D-Lithosphäre ist eine verstärkte Bewegung zum Pol hin zubeobahten. Die Bewegung, die weg vom Lastzentrum zeigt ist bei 3D-Lithosphäreweniger ausgeprägt und wird durh die polgerihtete Bewegung stellenweise überla-gert. Bei einem 3D-Mantel verringert sih der Einfluss einer 3D-Lithosphäre, da dieseteilweise shon im Mantel parametrisiert ist 6.1. Für die mittlere Amplitude bewirktdie 1D-Lithosphäre bei Verwendung eines 1D-Mantels eine Reduktion der Geshwin-digkeit um 33% gegenüber der 3D-Lithosphäre. Bei einem 3D-Mantel reduziert sihder Einfluss auf 22%. Das bedeutet, dass der Einfluss der variierenden Lithosphären-mähtigkeit auf die Horizontalvershiebung a. ein Fünftel der Gesamtvershiebungbeträgt.Für die Geoidhöhenänderung ist der Einfluss der Variation der Lithosphärenmäh-tigkeit geringer als der Einfluss eines 3D-Mantels. Wie erwartet ergeben die Geoid-höhenänderung und Vertikalvershiebung eine ähnlihes Muster, allerdings mit eineranderen Gröÿenordnung.6.5.2 Einfluss eines 3D-MantelsDer 3D-Mantel hat den dominierenden Einfluss auf die berehneten Gröÿen. Ab-bildung 4.2 zeigt, dass die Viskositätsvariation des Mantels gegenüber der des 1D-Modells signifikant ist. Deren Einfluss auf die Vertikalvershiebungsrate ist gering.Der 3D-Mantel sorgt für eine Dämpfung der hohfrequenten Anteile der Bewegung.Die Horizontalvershiebung ist ebenfalls vom Mantel beeinflusst. Durh Verwen-dung eines 3D-Mantels wird diese im Mittel um a. 70 % reduziert. In der Region desehemaligen Lastzentrums werden die berehneten Werte vom 3D-Mantel nur gering-fügig beeinflusst. In der Ostantarktis, auf der auh heute noh viel Eis lastet, ergibtsih eine stärkere Beeinflussung durh die Viskositätsverteilung des 3D-Mantels.Der 3D-Mantel beeinflusst die Geoidhöhenänderung doppelt so stark wie die vari-ierende Lithosphärenmähtigkeit. In Regionen von starkem Landanstieg, ist für einen3D-Mantel eine deutlihe Zunahme der Geoidhöhenänderung zu beobahten.



6.5 Zusammenfassung 656.5.3 ÜbersihtTabelle 6.4: Übersiht über die Ergebnisse der einzelnen ModelleTable 6.4: Overview about the results of the di�erent models.Mantelparametrisierung LithosphärenvariationVertikalvershiebung Wird durh 3D-Mantel ge-dämpft, dennoh gilt der Man-tel als Haupein�ussfaktor. Wird von 3D-Lithosphäre nurum 10% verändert.Horizontalvershiebung 3D-Mantel reduziert Horizon-talvershiebung um bis zu70% gegenüber Verwendungdes 1D-Mantels. 3D-Lithosphäre beein�ussthauptsählih Westantarktisdurh gröÿere Vershiebungs-rate, im Shnitt um 25% derGesamtvershiebung.Geoidhöhenänderung 3D-Mantel beein�usst Geoid-höhenänderung doppelt sostark wie die lateral variieren-de Lithosphärenmähtigkeit.Im Gegensatz zum 1D-Mantelverstärkte Änderung in denHauptlastgebieten.
3D-Lithosphäre beein�usstdie Geoidhöhenänderungkaum.

6.5.4 Abshlieÿende BemerkungDer Einfluss der variierenden Lithosphärenmähtigkeit ist nahgewiesen worden. Al-lerdings hat sih gezeigt, dass der Ein�uss der Viskositätsverteilung im Mantel do-miniert. Natürlih kommen bei einem 3D-Mantel in Form von höheren Viskositätenauh Aspekte der lateral variierenden Lithosphärenmähtigkeit zum tragen. Den-noh muss der Mantel als dominierende Kraft herausgestellt werden. Anhand derhier durhgeführten Modellierung zeigt sih, dass der Einfluss einer untershiedli-hen Modellierung des oberen Mantels heute shon durh Messungen nahgewiesenwerden kann, dass aber Ein�üsse der variierenden Lithosphärenmähtigkeit erst innaher Zukunft mit Messungen veri�ziert werden kann.
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7AusblikZur Modellierung werden in dieser Arbeit sowohl globale Erd- als auh Eismodel-le herangezogen. Diese Ergebnisse können mit regionalen Modellen weiter verfei-nert werden, die zumeist eine bessere Au�ösung besitzen. Das Tomographiemodellvon Danesi & Morelli (2001) ist ein erster Shritt zur Verbesserung der Modell-rehnungen. Die Autoren haben ein Tomographiemodell abgeleitet, das speziell fürdie Antarktis gilt und dort feiner aufgelöst ist als das hier verwendete Modell vonBeker & Boshi (2002). Dadurh können, aufgrund des starken Einflusses des obe-ren Erdmantels, die Ergebnisse noh verfeinert modelliert werden. Die Eismodellebetre�end könnte das antarktishe Eismodell IJ05 von Ivins & James (2005) eineweitere Verbesserung bringen. Die Lastverteilung im antarktishen Gebiet ist hiergenauer beshrieben als im globalen Modell.Der Ansatz eines Grenzshihtmodells sollte auh weiterhin verfolgt werden. Sollteein derartiges Modell realisiert werden können, sind sihtbare Verbesserungen in re-gionalen Gebieten möglih. Allerdings würden hierzu bessere Daten benötigt als hiervorliegen. Die bisherigen Datensätze haben groÿe Lüken, sowohl im kontinentalenBereih (Shelfgebiete), als auh in ozeanishen Gebieten, in denen keine Altersdatenvorliegen. Die durh Extra- bzw. Interpolation erzeugten Fehler sind groÿ.Für die Folgemission(en) der Satellitenmission GRACE wird für die Bestimmungdes Trends der jährlihen Geoidänderung eine Genauigkeit von 0.01 mm/a ange-strebt. Wird dies erreiht, ist eine Messung des Einflsses einer variierenden Litho-sphärenmähtigkeit damit möglih. Erst dann können die Modellierungen der Geoid-änderung dieser Arbeit mit Messwerten verglihen werden. Der deutlih stärkereEin�uss des oberen Mantels ist allerdings shon heute im messbaren Bereih.
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AVektorielle KugelflähenfunktionenDie vektoriellen Kugelflähenfunktionen S
(λ)
jm(Ω), j = 0, 1, ..., m = −j,−j +

1, ..., j, λ = −1, 0, 1 sind für diese Arbeit nah Martine (2000) definiert als
S

(−1)
jm (Ω) := erYjm(Ω) ,

S
(1)
jm(Ω) := ∇ΩYjm(Ω) ,

S
(0)
jm(Ω) := LΩYjm(Ω) .

(A.1)Dabei ist ∇Ω der Winkelanteil des Gradientenoperators:
∇Ω := eθ

∂

∂θ
+ eφ

1

sin θ

∂

∂φ
, (A.2)und LΩ steht für den Winkelanteil des Rotationsoperators:

LΩ := er ×∇Ω . (A.3)Die in Gleihung A.1 verwendeten Yjm(Ω), Ω := (θ, φ), sind normierte skalare Ku-gelflähenfunktionen. Nahfolgende Normierung sowie die Definition über Legendre-polynome ist z.B. in Varshalovih et al. (1988) zu finden:
∫

Ω0

Yjm(Ω)
[

Yj′m′(Ω)
]∗
dΩ = δjj′ δmm′ . (A.4)Hierbei gilt dΩ := sin θ dθ dφ, Ω0 ist der volle Raumwinkel, δij bezeihnet dasKroneker-Delta, der Stern (Asterisk) kennzeihnet eine komplexe Konjugation, dieVektoren er, eθ und eφ sind sphärishe Basiseinheitsvektoren und θ und φ stehen fürdie Co-Breite und für die Länge.Die Vektorfunktionen S

(± 1)
jm (Ω) werden sphärishe, vektorielle Ku-gelflähenfunktionen genannt, während S

(0)
jm(Ω) als toroidale, vektorielle Ku-gelflähenfunktionen bezeihnet werden. Die vektoriellen Kugelflähenfunktionen

S
(λ)
jm(Ω) und S

(λ′)
j′m′(Ω) mit untershiedlihem Grad, j 6= j′, untershiedliher Ord-nung, m 6= m′, und untershiedlihen oberen Indizes, λ 6= λ′, sind orthogonal,

∫

Ω0

S
(λ)
jm(Ω) ·

[

S
(λ′)
j′m′(Ω)

]∗
dΩ = 0 , (A.5)wobei der Punkt für das vektorielle Skalarprodukt steht.68



BVershiebungsrate in Lithosphäre undoberem MantelZur Illustration der Bewegung in der Lithosphäre und dem oberen Mantel werdenAbbildungen verwendet, die sowohl Horizontal- als auh Vertikalvershiebungsratengemeinsam auf einem Profil zeigen. Die Vektoren zeigen die Bewegung innerhalb derBildebene. Bewegungen orthogonal zur Bildebene sind farbig dargestellt.B.1 Profil 01Profil 01 ist das shon zuvor verwendete Profil (Abbildung B.1).
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Mächtigkeit des Eisschildes (m)Abbildung B.1: Profil 01 durh die Antarktis und Eismähtigkeit zum LGM.Figure B.1: Profile 01 aross Antartia and ie thikness at LGM.In den Abbildungen B.2, B.3, B.4 und B.5 ist zu erkennen, woher das zur Landhe-bung benötigte Mantelmaterial stammt. Die stärkste Hebung bei etwa 10◦ auf Pro�l01 bezieht ihr Material aus dem oberen Mantel. Bei einem 3D-Mantel ist dieser seit-lihe Materialzu�uss noh stärker ausgeprägt. In der hier dargestellten Au�ösungsind hauptsählih Ein�üsse des Mantels zu beobahten. Im Bereih des ehemaligen69
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Abbildung B.2: Gegenwärtige Bewegungsrate auf Profil 01 für Modell M1L1.Figure B.2: Present-day displaement rate on profile 01 for model M1L1.Lastzentrums ist mit Modellierung eines 3D-Mantels die stärkste Veränderung zu be-obahten. Der Ein�uss der lateralen Lithosphärenvariation ist beim Betrahten derBewegungen orthogonal zur Blattebene zu erkennen.
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Abbildung B.3: Gegenwärtige Bewegungsrate auf Profil 01 für Modell M1L3.Figure B.3: Present-day displaement rate on profile 01 for model M1L3.

Abbildung B.4: Gegenwärtige Bewegungsrate auf Profil 01 für Modell M3L1.Figure B.4: Present-day displaement rate on profile 01 for model M3L1.
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Abbildung B.5: Gegenwärtige Bewegungsrate auf Profil 01 für Modell M3L3.Figure B.5: Present-day displaement rate on profile 01 for model M3L3.



B.2 Prof il 02 73B.2 Profil 02Dieses Profil ist gewählt, um die Untershiede zwishen den Au�ösungen darzustel-len. In den Abbildungen 6.8 und 6.23 ist auf der antarktishen Halbinsel die gröÿteDi�erenz zwishen dem 3D-Modell mit einer Au�ösung von Grad und Ordnung 50und dem 3D-Modell mit Grad und Ordnung 100 zu beobahten.
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Abbildung B.6: Profil 02 durh die Antarktis.Figure B.6: Profile 02 aross Antartia.
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Abbildung B.7: Bewegungsraten auf Profil 02 für Modell M3L3.Figure B.7: Present-day displaement rate on profile 02 for model M3L3.Der Untershied zwishen den Modellen vershiedener Au�ösung übersteigt1 mm/a niht. Abbildung B.9 zeigt, dass die Di�erenzen lediglih im Bereih derAntarktishen Halbinsel auftreten. Hierbei wird deutlih, dass eine höhere Au�ösungbei Betrahtung dieser Region notwendig ist um kleine Di�erenzen der vershiedenenModelle korrekt wiederzugeben.
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Abbildung B.8: Bewegungsraten auf Profil 02 für Modell M3L3 bei hoher Auflösung.Figure B.8: Present-day displaement rate on profile 02 for model M3L3 withhigh resolution.

Abbildung B.9: Di�erenz der gegenwärtigen Bewegungsraten auf Profil 02 von ModellM3L3 bei untershiedliher Auflösung.Figure B.9: Di�erene of the present-day displaement rates on profile 02 formodel M3L3 with di�erent resolution.
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