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Im Anfang schuf Gott den Himmel und die Erde.

Die Erde aber war Irrsal und Wirrsal.
Finsternis iiber Urwirbels Antlitz.

Braus Gottes schwingend iiber dem Antlitz der Wasser.

Gott sprach: Licht werde! Licht ward.

Gott sah das Licht: daB3 es gut ist.

Gott schied zwischen dem Licht und der Finsternis.

Gott rief dem Licht: Tag! und der Finsternis rief er: Nacht!
Abend ward und Morgen ward: Ein Tag.

Gott sprach:

Gewélb werde inmitten der Wasser

und sei Scheide von Wasser und Wasser!

Gott machte das Gewdlb

und schied zwischen dem Wasser das unterhalb des Gewdlbs war
und dem Wasser das oberhalb des Gewdlbs war.

Es ward so.

Dem Gewdlb rief Gott: Himmel!

Abend ward und Morgen ward: zweiter Tag.

Gott sprach:

Das Wasser unterm Himmel staue sich an einem Ort,

und das Trockene lass sich sehn!

Es ward so.

Dem Trockenen rief Gott: Erde! und der Stauung der Wasser rief er Meere!

Gott sah, daB3 es gut ist.

Genesis 1, 1-10Jbersetzung von Buber & Rosenzweig, 1976)
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Zusammenfassung

Die vorliegende Untersuchung befal3t sich mit dem Einflu des durch die letzte g@aistoEnteisung
hervorgerufenen glazial-isostatischen Ausgleichs auf die rezente Meeresapisgehg. Diesdnde-

rung kann sowohl durch Satellitenaltimetrie als auch durch Pegelmessungen bestimmt werden. Mit Hilfe
der Altimetrie-Satelliten TOPEX/Poseidon und Jason wurde ein globaler mittlerer Meeresspiegelanstieg
von2.8 + 0.4mma ! abgeschtzt (Cazenave & Nerem, 2004). Hingegen wurde aus aligen Pe-
gelaufzeichnungen ein mittlerer globaler Meeresspiegelanstiet.¥ah 0.5 mm a ! bestimmt (Church

et al., 2001). Der Vergleich der Ergebnisse beider Methoden zeigt die geographischen Variationen der
Meeresspieg@hderungen. Weiterhin bestehen grof3e Unsicherheiten hinsichtlich der einzelnagéeitr

(z. B. thermosterische und haliosterisékrderung, Schmelzwasserbilanz, Grundwasserspeicherung). In
der vorliegenden Untersuchung wird eine Methodispntiert, die die Pegelmessungen hinsichtlich des
Einflusses der letzten pleistnzen Enteisung reduziert.

Ein Modell, das diesen Einflul3 beschreibt, mul3 die viskoelastische RelaxXdi)rd(irch die zeit-
veranderlichen Eis- und Ozeanlasten iogksichtigen. Dies wird durch die Meeresspiegelgleichung
(MSG) erreicht, die bei der Berechnung des Meeresspiegels die Vertikalverschiebung, diedBenidh
anderung und den Schmelzwasserbeitrag von den pléisozEisschilden bécksichtigt. Infolge die-
ser Umverteilung der Obe#éthenmassen véandert sich auch die ErdrotatioRT) und bewirkt eine
Anderung des Zentrifugalpotentials. Dies wiederum verursacht eirieztighe Geoidbheranderung,
die ebenfalls in deMSG bericksichtigt werden muf3.

Als theoretische Beschreibung déR wird die von Martinec (2000)ifr ein splrisches, selbstgravi-
tierendes, inkompressibles, Maxwell-viskoelastisches Kontinuum entwickelte spektrale Finite-Elemente-
Repiasentation$FER) verwendet. Die bestimmenden Feldgleichungen werden in der schwachen For-
mulierung aufgestellt, wobei die Winkeladhgigkeit durch Kugelichenfunktionen und die Radial-
abhangigkeit durch finite Elemente refmentiert wird. Der Hauptvorteil d&SFER ist, dal3 die Glei-
chungen im Zeitbereich gadt werden. Dies vereinfacht die Implementierung&G im Vergleich zu
Laplace-Transformationsmethodékhnlich wird im Zeitbereich dieRT durch die Liouville-Gleichung
beschrieben, die mit Hilfe der MacCullagh-Formelnggtiwird. Dies gestattet die Bestimmung der Ver-
tikalverschiebung und Geoidheranderung und damit diedsung deMSG.

Zur numerischen Berechnung ist es erforderlich, die Erd- und Eismodelle vorzugeben. Das verwen-
dete radialsymmetrische Erdmodelle ist durch Dichte, Schermodul und die Vigkmemiametrisiert. Die
Dichte und der Schermodul werden durch Polynome &&mRREM (Dziewonski & Anderson, 1981)
approximiert. Zur Parametrisierung der Viskasiiverden vier Modelle getestet. Weiterhin werden drei
Eismodelle verwendet.

Um die Erd- und Eismodelle zu bewerten, sind von den Pegelmessungenangajeh Observa-
ble erforderlich. Hierzu werden gadntologische und geologische Hinweise (z. B. Muscheln, Walkno-
chen, Isolationsbecken) auf defilfieren Meeresspiegel herangezogen, wobei jede Probe datiert und auf
den gegenwartigen Meeresspiegel bezogen wird. Diese Observablen werden Meeresspiegel-Indikatoren



(SLI)! genannt. Ein Vergleich der berechneten und beobachteten Meeresiapisgahgeniifr die Orte
und Zeiten der einzelnen SLI gestattet dann, die optimalen Kombinationen von Erd- und Eismodell zu
wabhlen.

Die Pegelzeitreihen sind der Datenbank des PSM&itnommen. Die ausgélten Zeitreiheriber-
decken mindestens a und sind nur schwach von anderen Prozessen als denen der glazialen Isostasie
(z. B. tektonisch oder anthropogen bedingte Vertikalbewegungen, Luftdruckvariationen oder hydrody-
namische Effekte) beeinfluRtiF diese Zeitreihen werden aus den monatlichen Mittelwerten lineare
Trends abgesétzt. Die zuvor bestimmten optimalen Kombinationen von Erd- und Eismodell werden
dann verwendet, um den EinfluR der pleigtoan Eisschildevolution auf die rezente Meeresspiagis-
rung vorherzusagen und die geattien linearen Trends hinsichtlich dieses Beitrags zu reduzieren.

Ein Vergleich mit den unreduzierten linearen Trends zeigt eine signifikante Verringerung der Varianz
und geographischen Variabditder reduzierten linearen Trends, insbesondere in déeifeisbedeckten
Gebieten Nordamerikas und Skandinaviens. Tests mit einem festen Zeitinterval adar die Pegel-
zeitreihen oder mit regionalen Gruppierungen der Pegelstationen zeigen nur eine schwaniwgklelit
des reduzierten globalen mittleren Meeresspiegelanstiegs von dem Zeitintervall oder der Gruppierung.
Der favorisierte Wert des in dieser Untersuchung bestimmten reduzierten globalen mittleren Meeresspie-
gelanstiegs betigt1.46 + 0.2mma’.

1Abgeleitet von “Sea-Level Indicator”.
2permanent Service for Mean Sea Level am Proudman Oceanographic Laboratory. Zur weiteren Information wird auf

http://www.pol.ac.uk/psmsl/ verwiesen.
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Summary

This study is concerned with the influence of the glacial-isostatic adjustment caused by the last Pleisto-
cene deglaciation on the present-day sea-level change. This change can be inferred both from satellite
altimetry and from tide-gauge measurements. Using the altimetry satellites TOPEX/Poseidon and Jason,
a global mean sea-level rise 8 + 0.4mma ! was estimated (Cazenave & Nerem, 2004). In con-
trast to this, a global mean sea-level risel ¢f + 0.5mma ! was determined from selected tide-gauge
records (Church, 2001). The comparison of the results of both methods demonstrates the geographical
variations in the sea-level change. Moreover, there are large uncertainties regarding the individual con-
tributions (e. g. thermo-steric and halio-steric change, melt-water budget, ground-water storage). In this
study, a method is presented that reduces tide-gauge measurements for the influence of the last Pleisto-
cene deglaciation.

A model describing this influence must consider the viscoelastic relaxatigh que to the time-
variable ice and ocean loads. This is achieved by the sea-level equslii®®)( which considers the
vertical displacement, the geoid-height change and the melt-water contribution from the Pleistocene ice
sheets for the calculation of the sea level. Due to this surface-mass redistribution, the earth RTgtion (
also changes and causes a variation in its centrifugal potential. This, in turn, gives rise to an additional
geoid-height change, which must also be considered iMtB&.

As theoretical description of théR, is used the spectral finite-element representat8fER) de-
veloped by Martinec (2000) for a spherical, self-gravitating, incompressible, Maxwell-viscoelastic con-
tinuum. The governing field equations are given in the weak formulation, where the angular dependence
is represented by spherical harmonics and the radial dependence by finite elements. The main advantage
of the SFER s that the equations are solved in the time domain. This simplifies the implementation of
theMSG in comparison with Laplace-transform methods. Similarly,Rieis described in the time do-
main using the Liouville equation, which is solved in terms of the MacCullagh formulae. This allows the
determination of the vertical displacement and geoid-height change and, thus, the solutiokl8f3he

For the numerical calculation, it is necessary to prescribe the earth and ice models. The used radially
symmetric earth models are parameterized by density, shear modulus and viscosity. The density and
shear modulus are approximated by polynomials according to PREM (Dziewonski & Anderson, 1981).
For the parameterization of the viscosity, four models are tested. Furthermore, three ice models are used.

To evaluate the earth and ice models, observables independent of tide-gauge measurements are re-
quired. For this, palaeontological and geological indications (e. g. shells, whale bones, isolation basins)
of the former sea level are used, where each sample is dated and related to today’s sea level. These ob-
servables are called sea-level indicators (SLI). Comparing the calculated and observed sea-level changes
for the locations and times of the individual SLI then enables to choose optimum combinations of earth
and ice models.

The tide-gauge time series are taken from the PSM&ita base. The time series selected cover at

3Permanent Service for Mean Sea Level at Proudman Oceanographic Laboratory. For further information see
http://www.pol.ac.uk/psmsl/.
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least45 a and are only weakly influenced by processes other than glacial isostasy (e. g. tectonically or
anthropogenically induced vertical displacements, air-pressure variations or hydrodynamic effects). For
these time series, linear trends are estimated from the monthly mean values. The previously determined
optimum combinations of earth and ice models are then used to predict the influence of the Pleistocene
ice-sheet evolution on present-day sea-level change and to reduce the estimated linear trends for this
contribution.

A comparison with the unreduced linear trends shows a significant reduction of the variance and
geographical variability of the reduced linear trends, in particular in the formerly ice-covered regions of
North America and Scandinavia. Tests using a fixed time interva0 affor the tide-gauge time series
or using regional groupings of the tide-gauge stations indicate only a weak dependence of the reduced
global mean sea-level rise on the time interval or the grouping. The favoured value of the reduced global
mean sea-level rise determined in this study.i$ + 0.2mma!.

Xii



1. Einleitung

Die Zeilen aus dem Séipfungsbericht (Genesis 1,1-10), die dieser Arbeit voran gestellt sind, zeugen

von dem Erkarungswunsch der Menschen. Die Beobachtung vonavaggn in der Natur hat Menschen

schon immer veranlaf3t, nach Exklingen zu suchen. Vermutlich haben auch die Erfahrungen des Lebens

an den Kisten der Meere dazu beigetragen, daRiisgh-christliche Sapfungsbericht die Aufteilung

der Erde in Land und Meere eine grof3e Bedeutung beimif3t. Déghtlhen Erfahrungen und Zlfi-

ge Entdeckungen haben auch dazu beigetragen, dal? mit der Beobachtung des Meeresspiegels begonnen
wurde. Beispielhaft sollen hier dieilsten der Ostsee betrachtet werden, an denen Felsen auftauchten,
die vormals mit Wasser bedeckt waren (z. B. Lyell, 1835), Uberreste von im Wasser versunkenden
Waldern entdeckt wurden (Thunberg, 1764). Die systematische Beobachtung des Meeresspiegels wurde
hier zuerst mit in Felsen geschlagenen Wassermarken vorgenommen (z. B. Lyell, 18353tandwseh

das Einrichten von Pegeln erweitert. Die ersten Pegel wurden in Stockholm (1774), Swiae(i811)

und Kronstadt (1841) eingerichtet, und mit diesen begann die kontinuierliche Beobachtung des Meeres-
spiegels (Ekman, 1988, 1999; Bogdanov et al., 2000). Die weitere Entwicklung konzentrierte sich auf die
Verbesserung der registrierenden Instrumente. In Abschnitt 1.1 wird auf die Beobachtung des Meeres-
spiegels und die dazu angewandten Methoden eingegangen. Eine Zusammenfassung der Beobachtungen
und Diskussion von Meeresspiegetlerungen in der historischen Literatur findet sich anschliel3end in
Abschnitt 1.2.

1.1 Beobachtung der Meeresspiegahderung

Den verschiedenen MelBmethoden zur Beobachtung des Meeresspiegels ist gemeinsam, dal3 Messungen
grundsitzlich nur relativ zu einer Referenaéihe vorgenommen werdeidrknen. In Abbildung 1.1 ist

diese Situation skizziert. Ob edifre Beobachtungen an in Felsen geschlagenen Wassermarken waren,
langzeitliche Beobachtungen mit Pegeln oder auch die Registrierung der Druckvariationen eines Sen-
sors auf dem Ozeanboden sind, in allédlén wird beziglich der Oberfiche der Erde gemessen. Dies

gilt auch fur Drucksensoren, die auf dem Ozeanboden fixiert sind. Eine Ausnahme bilden nur Altime-

Pegel

Land Ozean

s [ 4] o ~[ o]

Abbildung 1.1: Skizze des Prinzips der Pegelmessung.
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triemessungen von Satelliten, da sich diese auf die Orbits und diese wiederum auf das Massenzentrum
der Erde beziehen. Hieraus ergeben sich allerdings andere Probleme, wie die genaue Orbitbestimmung
der Satelliten und deren LangzeitstaiilitDesweiteren ist der Vergleich von Altimetriemessungen mit
Pegelmessungen nicht direkbglich, da die Altimetriemessungen an deiisgten zumeist durch diese
gesbrt sind (Kuo et al., 2004). ik alle anderen Methoden, die relativ zur Erdolgeffle messen, ergibt

sich demnach ein grundlegendes Problem. Die relativen Messungen beschreiben nur die Variation des
Abstands zwischen den beiden Refereictien. Aus solchen Messungen kann daher nicht hervorgehen,

ob der Meeresspiegel oder die Erdolimfie ihre Lage v@ndert hat oder ob sich beideg€hen bewegt

haben.

Gegenvartig stellen Pegelmessungen und Altimetriemessungen die wichtigsten Beobachtungen des
Meeresspiegels dar. Diese beiden Methoden unterscheiden sich nicht nur durch die verschiedenen Re-
ferenzfichen, zu denen gemessen wird, sondern auch inategd.des Beobachtungsintervalls und der
raumlichen Verteilung. Altimetriemessungen der Satelliten TOPEX/Poseideon und Jason werden seit et-
wa zehn Jahren mit einer amernd globalen Verteilun@g(@° N bis 60° S) durchgeiihrt (Cabanes et al.,
2001a,b). Hingegen werden PegelmeRwerte an einigen Pegelstationen seit weit itha adgyistriert.

Jedoch konzentrieren sich die Pegelstationen an desteld Nordamerikas und Europas (Woodworth &
Player, 2003). In Abschnitt 7.3 werden die unterschiedlichénden und dieaumlichen Verteilungen
der Mel3werte betrachtet und die Auswirkungen diskutiert.

Die beschriebenen Probleme bei der Beobachtung des Meeresspiegels mit unterschiedlichen Metho-
den verdeutlichen, dal’3 neben den MelRwerten selbst auch die Prozesse betrachtet iwssdandie
diese beeinflussermknen. Ein globaler Prozel, der neben Vertikalbewegungen auch die Variation des
Geoids verursacht, ist die glaziale Isostasie. Bedingt durch ihre Materialeigenschaften reagiert die Erde
auf verschiedenen Zeitskalen, von der instantanen elastischen Deformation bis zur viskoelastischen Re-
laxationUber Jahrhunderte und Jahrtausende, auf die Aufl@stgerungen durch das Anwachsen und
Abschmelzen der pleistamen Eisschilde. An den in Abschnitt 3.2 vorgestellten Eismodellen ist die geo-
graphische Verteilung dieser Eisschilde zu erkennen. Gleichzeitig ist das Absenken (beim Anwachsen
der Eisschilde) und das Ansteigen (beim Abschmelzen der Eisschilde) des Meeresspiegels aufgrund der
Massenerhaltung des Wassers auf der Erdérdadrantwortlich, dal3 eine globale Massenumverteilung
stattfindet. Die Geoi@hderung sowie die Vertikalbewegung beeinflussen die PegelmelRwerte, indem die
beiden Fachen, zwischen denen gemessen wird, deformiert werden. Altimetriemessungen werden direkt
durch die Geoidnderung beeinflul3t und indirekt durch die Vertikalbewegung, da diese eine Variation des
Ozeanbeckens und dessen Volumens bedingen.

Die verschiedenen tektonischen Prozesse an konvergenten Rlattenr und mittelozeanischen
Rucken sowie Vulkanismusgihren ebenfalls zu Meeresspiegiadierungen. Diese lokalen Prozesse beein-
flussen die PegelmeR3werte in erster Linie durch die Vertikalbewegungen. Der indirekte Effekt durch die
Variation des Ozeanbeckens ist hieif3erst gering. Ein weiterer lokaler Prozel3, der Vertikalbewegungen
verursacht, ist die Sedimentkompaktion. Gerade in Schelfgebieten, dicdabigen Sedimentschichten
bestehen, &nnen signifikante Vertikalbewegungen beobachtet werden. Desweiteren verursachen anthro-
pogene Einflsse, z. B. Grundwassergewinnung oder Bergbau, Vertikalbewegungen, die ebenfalls in die
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PegelmelRwerte eingehen.

In dieser Arbeit werden nur PegelmeRwerte betrachtet und sdisien alle Prozesse Bieksichtigt
werden, die diese beeinflussen. Pegelstationen, die durch tektonische Prozesse, Vulkanismus, Sediment-
kompaktion oder anthropogene Eiigke verursachte Vertikalbewegungen aufweisen, werden von der
Auswertung ausgeschlossen (Abschnitt 6.2). Der Einflul3 der glazialen Isostasie auf rezente Meeresspie-
geldnderungen wird hingegen berechnet. Im folgenden Abschnitt 1.2 ist deshalb die Diskussion in der
historischen Literatur zu diesem Thema zusammengefal3t.

1.2 Historischer Riickblick

Wie im vorausgegangenen Abschnitt 1.1 dargestellt, besteht eine der Schwierigkeiten bei der Betrach-
tung der Meeresspiegeiderung in der gleichzeitigen \ferderung des Meeresspiegels und der Erdober-
flache. Dementsprechend ist die Beschreibung der Meeresépidgalng durch Deformation des Geo-

ids und/oderAnderung des Wasservolumens und/oder der Deformation der ErdatherfGegenstand

des wissenschaftlichen Diskurses. Im historischéickRlick fallt besonders die Auseinandersetzung

zum Ende des 19. Jahrhunderts zwischen drei Theorien auf, die auch als Geoiddeformationstheorie, eu-
statische Theorie und isostatische Theorie bezeichnet werden. Zu dieser Zeit begann die Diskussion eine
neue Qualét zu gewinnen.

Damit es zu dieser Diskussion kommen konnte, muf3ten zuerst die notwendigen Beobachtungen und
Hypothesen zur Veifgung stehen. In Skandinavien wurden zu Beginn des 18. Jahrhunderts verschiedene
Beobachtungen des relativ absinkenden Meeresspiegels gesammelt undran(fy06), Swedenborg
(1719), Celsius (1743) und Kalm (1746) @#entlicht. Von Thunberg (1764) wurde dagegen ein ver-
sunkener Wald beim Hafen von Karlskrona beschrieben, womit schon zu dieser Zeit Beobachtungen
vorgestellt wurden, die auf das uneinheitliche relative Absinken oder Ansteigen des Meeresspiegels in
Skandinavien schliel3en lassen. Gleichzeitig mit der Diskussion dieg@oRiene wurden neue Beob-
achtungen gesammelt und @éentlicht (Linné, 1745; Runeberg, 1765; Buch, 1810; Lyell, 1835).

In der Arbeit von Lyell (1835) wird versucht die Hypothese der unterschiedlichen Hebung bestimm-
ter Gebiete in Schweden zuisten. Auf seinen Reisen durcli& und Mittelschweden sammelte Lyell
(1835) dazu Beobachtungen, z. B. die Kartierung von mit Muscheln durchsetzten Sedimenten, das Aus-
messen von Wassermarken, die von anderen Forschern zuvor in verschiedene Felsen geschlagen wurden,
und das Sammeln von Aussagen der Bewohner und Fischer aus den betreffenden Gebieten. Aus diesen
Beobachtungen zog er den Schluf3, daR sich in bestimmten Gebieten Schwedens das Land unterschied-
lich gehoben hat. Lyell (1835, S. 32) faldite zusammen: “From what | saw at Calmar and Stockholm as
compared with Oregrund and Gefle, | have no doubt that the rate of elevation is very different in different
places; and in the south of Scania | could not ascertain, either from the testmoney of the inhabitants or
from any appearances on the coast, that the slightest change of relative level can be detected.” Nicht nur
die Landhebung wird von ihm beschrieben sondern auch die lokal variierende Rate der Landhebung.

In die Diskussion dieser Zeit fallen auch Untersuchungen zZiglithen Ausdehnung einer Verei-
sung in Nord- und Mitteleuropa. Maclaren (1842) fal3te die Theorien Prof. Agassiz zusammen und stellte



4 1. Einleitung

dessen Beobachtungen an vormalig vergletscherten Gebieten in den Alpen untibereagung auf
Beobachtungen in Schottland und Skandinavien dar. Maclaren (1842)zéegdie Audihrungen Agas-

siz durch Betrachtungen zur Meeresspiagderung. Wenn, wie Agassiz beschrieBhnend der letzten

Eiszeit Europa vom Nordpol bis zum 35. Breitenkreis vergletschert war,(g&terdas Wasser dieser
Eismassen den Ozeanen entnommen worden sein, was zur einer Absenkung des Meeresspiegels um bis
zu 700 ft ¢~ 213 m) fuhrt. So wurden in die Diskussidiber die Meeresspiegeiderungen neben den
Beobachtungen zur Landhebung, insbesondere in Skandinavien, auch die Arguimeire Wariation

der Wassermassen in den Ozeanen eingebracht.

In der Diskussion der theoretischen Beschreibung wurde von einer Vielzahl von Wissenschaftlern die
Geoiddeformationstheorie vertreten. Bruchhausen und Penck (1882) entwickelten diese Theorie zuerst.
In seiner Arbeit stellte Penck (1882) die Idee der Attraktion des Wassers durch die Eismassen vor, wobei
er auch darlegte, daf? dies der entscheidende Effekt ist, da jegliche Deformation der Erdkruste “auf der
Voraussetzung einer ungemeinen Biegsamkeit und Nachgiebigkeit der Erdkruste, welchehticats
nicht vorhanden ist” (Penck, 1882, S. 49) beruht.

Schon im Jahre 1865 vifentlichte Jamieson (1865) einen Artikel, in dem er nicht die Geoiddefor-
mation als die Hauptursache betrachtet, sondern die Deformation der Erde unter dem Auflastdruck der
Vergletscherung der letzten Eiszeit. Seine Argumente stellte Jamieson (1882) dann noch einmal detail-
liert dar, um auf Kritik an dem ersten Artikel zu reagieren. Hier entwickelte er, nachdem er auf einige
Kritikpunkte eingegangen war, die Hypothese, dal3 die Erde kein staimgreKsein kann, der nicht
unter einer gewaltigen Eislast von 1000—3000~ft 300—900 m) deformiert wird, wenn andererseits
elastische Erdbebenwellen und geringe Eiastglmungen beobachtet werdednken (Jamieson, 1882,

S. 404). DiesdJberlegungenifhrten ihn dazu, die Erdobeifthe als im Gleichgewicht befindlich und

auf ve&nderten Auflastdruck reagierend zu beschreiben (“It appears more likely that the position of the
surface is in a state of delicate equilibrium, and that any considerable transference of pressure will cause
a re-adjustment of levels”, Jamieson, 1882, S. 405). In seinen Worten beschrieb er hier die isostatische
Ausgleichsbewegung. Auch die Adhgigkeit der Ausgleichsbewegung von der Zeitdauer des Auflast-
drucks oder der Auflastdruckwv@rderung stellte Jamieson (1882) schon dar. Daher sind hier Hinweise
auf die viskoelastische Relaxation des Eiglers gegeben.

Die im folgenden betrachteten Arbeiten diskutieren insbesondere, ob diedRdeiding aufgrund
der Massenumverteilung oder die vertikale Deformation durch die pléiséoEisschildevolution die
hauptéchliche Ursacheif die Meeresspiegéhderungen ist. Die Arbeit von Hergesell (1887) bezieht
sich nach einer kurzen Einleitung mit historischen igen auf die Untersuchungen von Penck (1882),
in der die Geoidnderung als Hauptursache bezeichnet wird. Hergdsdalte aus, dal’ die zu eéken-
den Hinweise auf Strandlinienverschiebungen nicht von Penclireddirden, da die von ihm vertretene
Theorie und deren Anwendung fehlerhaft sind. Hergesell kritisierte bei Penck neben der fehlerhaften Be-
rechnung der Auswirkung der Schwerpunktsverlagerung im Erdinneréiziial drei weitere Punkte.

Als erstes betonte Hergesell, daiwend der maximalen Eisbedeckung der Meeresspiegel durch das
Ausbilden der Eisschilde global absinken muf3, trotz der Attraktion des Ozeans durch diese Eisschilde.
Als zweites wies Hergesell auf die unterschiedlichen Zeitpunkte des maximalen Eisvolumens und des
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maximalen relativen Meeresspiegelanstiegs hin, was einer Attraktion des Wassers durch die Eismassen
widerspricht. SchlieRlich kritisiert Hergesell, da? Penck mit G&odtrungen nicht digaumlich stark
variierende Hhe der Strandlinienverschiebung émdn konnte. Der Errungsversuch von Penck ist

nach Hergesell (1887, S. 104) demnach gescheitert, und Hergesell schliel3t mit der Feststellung, er hal-
te es nicht @ir moglich, “dal’ die Unregelé@figkeit der Vereisung und deradhtigkeit der Eisdecke

im Stande ist, die BHhendifferenzen, welche bei den Spurdih&rer Meeresniveaus zu Tage treten, zu
erklaren”.

Diese Ansicht wird ebenso in der Arbeit von Drygalski (1887) vertreten. Im ersten Teil dieser Arbeit
wird auf die gegenwrtige Deformation eingegangen, hingegen liegtim zweiten Teil der Schwerpunkt auf
der Betrachtung der Meeresspiegelschwankungen. Auch Drygalski (1887) diskutierte die Frage, worin
die fundamentale Ursache der Verschiebung der Strandlinien liegt. Zur Beantwortung betrachtete er ver-
schiedene Gebiete (z. B. Nordamerikap@and, Nordeuropa) und den Einflul3 der Geoiddeformation
auf verschiedene B$se in diesen Gebieten. Das Resultat dieser Untersuchung ist, “dal3 der Einflul3 des
Inlandeises auf die Lage des Horizontes nicht imstande war, die hohen Spuren des Eiszeitlichen Meeres-
spiegels zu erldren” (Drygalski, 1887, S. 276). Somit bliebrfihn der “Rickzug auf Bewegungen der
Lithosphare unvermeidlich” (Drygalski, 1887, S. 276).

Ebenso befaldte sich Woodward (1888) mit dem Problem démderung des Meeresspiegels. Im
ersten Teil seiner Arbeit werden die mathematischen Betrachtungen der Potentialtheorighatjsthef
dann im zweiten Teil auf die Berechnung der Nivéaderungen von Seen und des Meeresspiegels auf-
grund der Attraktion durch Eis- oder Wassermassen angewandt werden. Weiterhin verglich er seine Er-
gebnisse mit denen von Pratt (1871), Thomson & Tait (1883) und anderen (Woodward, 1888, S. 79).
Allerdings gab Woodward keine Bewertung der berechneten &ihtigkeiten, die zur Erkrung von
Strandlinien und Nivegnderungen von Seen ligigt werden.

In der Arbeit von De Geer (1892) werden ausschlie3lich Beobachtungen aus Skandinavien und Nord-
amerika herangezogen, um verschiedenedtukigsnaglichkeiten zu bewerten. Die Beobachtung von
Linien gleicher Deformation in Skandinavien, die er Isobasen nannte, und deren maximale Differenz
im Zentrum von mehr als 300 m zum aktuellen Meeresspiegel (De Geer, 1892, S. 457) lie3 ihn zu dem
Schlul® kommen, dal3 diese Beobachtungen nicht allein durch die lokale Attraktion des Wassers durch
Eismassen oder durch globale Oszillationen der Meeresabkéflerkért werden knnen. Desweiteren
stellte er die aufillige Ubereinstimmung des von den Isobasen eingegrenzten Gebiets und des Gebiets
der letzten Vereisung dar. Dieskbereinstimmung fand De Geer (1892, S. 473) auch in Nordamerika,
wobei er diese im Vergleich zu Skandinavien als noch deutlicher bewertete. De Geer (1892, S. 477)
schloR mit der Feststellung, daf’ die Nivaaderungen eng mit der lokalen Struktur der Erdkruste und
der Vereisung zusammedihgen und mit Vertikalbewegungen der Erdkruste einhergelimssen

Im Gegensatz zu den obigen Arbeiten befaldte sich Rudzki (1899) nicht nur mit defa@eeidng
durch die Attraktion der Eis- und Wassermassen (Drygalski, 1887; Woodward, 1888) oder mit Beobach-
tungen, die diese Erlttungsnaglichkeit ausschlieRen (De Geer, 1892), sondern auch mit der Deforma-
tion der Erde durch die entsprechenden Auflasten. Nach etieenblick, in dem auch auf Hergesell
(1887), Drygalski (1887) und Woodward (1888) eingegangen wird, entwickelte er die theoretische Be-
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schreibung der Deformation einer perfekt elastischen isotropen Kugel (Rudzki, 1899, Kap. 2). Diese
Theorie wendete er auf die Hypothesen der gleichzeitigen und der abwechselnden Vereisung der He-
mispharen an. Desweiteren betrachtet er die Theorien der Naredlerung und der Strandverschiebungen
und kommt zu dem Schluf3, “dass, hadgtsiich Dank der doppelt so grossen allgemeinen Erniedrigung
des Wasserspiegels, bei gleichzeitiger Vereisung beider Hemisphaeren, am Rande des Eises nur negati-
ve, dazu betichtliche negative Strandverschiebungen auftretemé&n” (Rudzki, 1899, S. 213). Nur so
kdénnen die Beobachtungen mit Hilfe der Gemderung, der elastischen Deformation und der allgemei-
nen Erniedrigung des Wasserspiegelsathkiverden. Au3erdem wies er darauf hin, dal3 seine Untersu-
chungen auf die elastischen Effekte be&cikit bleiben und nicht auf die der “elastischen Nachwirkung”
(Rudzki, 1899, S. 214) ausgeweitet werden konnten. Mit diesen Effekten ist die viskoelastische Rela-
xation gemeint. Die Notwendigkeit der viskoelastischen Beschreibung des Problems war ihm demnach
schon bewuf3t, jedoch gab es noch keine theoretische Formulierung dieses Problems.

Ramsay (1924) stellte die eustatische der isostatisémeterung des Meeresspiegels geigeer,
wobei er den Begriff der eustatischen Meeresspéutgrung wie Maclaren (1842) verwendete. Er be-
schiankte sich auf Skandinavien als Beobachtungsgebiet und fafdte zu Beginn die maximalen eustatischen
Anderungen zusammen, die sidlr fie pleistoane Vereisung finden lassen. Hierzu bezog er sich ne-
ben eigenen auch auf die Beobachtungen anderer Autoren (z. B. Penck, 1882; Drygalski, 1887). Nach
Einfuhrung der Begriffe “Transgression” und “Regression” beschrieb Ramsay (1924) das Zusammen-
wirken von eustatischer und isostatiscﬁerderung, die sich in einem der beiden definierten Verhalten
widerspiegelt. Er untermauerte dies durch geologische Beobachtungen in Skandinavien, in denen die
sogenannten “fini-glazialen” und “gothi-glazialen” Transgressionen zu erkennen sind. DiggteeazkI
durch das Zusammenwirken von eustatischer und isostatigettmrung des Meeresspiegels aufgrund
der letzten glazialen Periode. Desweiteren beschrieb Ramsay (1924) in diesem Zusammenhang den “Bal-
tischen Eissee”, den “Ancylus-See” und das “Litorina-Meer”, die verschiedene Stadien der heutigen
Ostsee als separierter Binnensee oder mit den Ozeanen verbundenes Randmeer darstellen. Auch diese
Beobachtungen lassen sich ihm zufolge nur durch das Zusammenwirken eustatischer und isostatischer
Prozesse erlren.

Die theoretische Betrachtung der relativen Meeresspaegerung wurde in der Mitte des 20. Jahr-
hunderts erweitert, als hinreichende Beobachtungen zuadeng standen, um sich neben der Brishg
des Plnomens auch mit der Vorhersage derimfiigen Meeresspiegihderung zu befassen. Dies
wird z.B. im Artikel von Kuenen (1954) deutlich, in dem nicht nur geologische Beobachtungen zur
Erklarung herangezogen werden, sondern auch darauf hingewiesen wirdjrd#ds fMersindnis der
eustatischen Meeresspiegetierungen der Zusammenhang mit den kontinentalen Vereisungen von be-
sonderer Bedeutung ist. Im Hinblick auf duktige Meeresspieg&hderungen stellte der Autor die Ge-
fahr des Meeresspiegelanstiegsifander mit niedriger Topographie in eindeutigen Zusammenhang mit
den grof3en heutigen Eisschilden und dererintétigem Verhalten (“The sword of Damocles hanging
over Low Contries is formed by the water pent up in the ice sheets of Greenland and Antarctica. An ad
verse shift in the water budgets of these contries could easily render the situation critical if not hopeless
within a century’s time”, Kuenen, 1954, S. 153). Diese theatralischen Waditskein unmi3vergind-
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lich die Notwendigkeit des Verstehens und der Vorhersage von Meeresgpidgringen aus. Kuenen
(1954) diskutierte auch dendglichen Einfluf3 einer durch eustatische Meeresspiegelschwankungen zeit-
verzogerten isostatischen Reaktion des Ozeanbodens auf diederte Last, jedoch kam dirfseinen
Untersuchungsschwerpunkt, die niededische Kiste, zu der Schluf3folgerung, daf} diesearidmen

hier keinen entscheidenden Beitrag liefert.

Ein weiterer Schritt in der Entwicklung der theoretischen Beschreibung der Meeresapiyeing
wurde in der @ir die sogenannte “MeeresspiegelgleichundSG) grundlegenden Véifentlichung von
Farrell & Clark (1976) gemacht. In dieser Untersuchung werden die Methoden der Kontinuumsmechanik
fur einen viskoelastischendfper benutzt, um nicht nur die sich durch Auflaséreterungen ergeben-
den Deformationen der Erde zu bestimmen, sondern auch démwiRkungen auf den Meeresspiegel
zu beficksichtigen. Hierzu wird der Erdkper mit den Eis- und Ozeanlasten als selbstgravitierender
Korper mit Hilfe der Potentialtheorie beschrieben. Durch diese konsistente Beschrednmenkdie
gekoppelten Gleichungen der Kontinuumsmechanik und der Potentialthedrs¢ welden und dadurch
neben der Deformation der Erdobédhe auch die Geaishderung durch die Umverteilung der Eis- und
Ozeanmassen und des viskoelastischen Kontinuums, das deirf@dkeschreibt, angegeben werden.
Innerhalb der Ozeane ist die Meeresspiagderung durch dinderung des Abstands zwischen diesen
beiden Fachen, amlich des Geoids und der Erdobadhe (Ozeanboden), gegeben. Die Meeresspie-
geldnderung beschreibt wiederum die Ozeanlast als Teil der Auflast. In ihrer Arbeit bestimmten Farrell
& Clark (1976) nacheinander die postglazialen Meeressgiegerungenifr eine feste, eine elastische
und eine viskoelastische Erde, wobei im letzten Fall die Maxwell-Rheologie verwendet wurde. Hierbei
wurden die Auswirkungen realistischer pleisioer Eisschilde auf die Deformation des Ozeanbodens
und des Geoids und im viskoelastischen Modell auch die Relaxation dedrfed& beiicksichtigt. Bei
der Betrachtung der selbstgravitierenden Eisschilde und des selbstgravitierenden Ozeans wurde eine In-
tegralgleichung der Meeresspieggetierung angegeben (Farrell & Clark, 1976, S. 654, Glg. (4)), die als
Grundlage aller ster entwickelten Formen d&tSG bezeichnet werden kann.

Fur historische Rckblicke sei noch auf rner (1979), Wolf (1993) und Ekman (2000) hingewiesen.
Morner (1979) beschrieb die Beobachtungen, die in Skandinavien gesammelt wurden, und die Entwick-
lung der qualitativen Erldrungsversuche der beobachteteari®Rimene. Die Entwicklung der Theorie der
glazialen Isostasie wurde von Wolf (1993) zusammengefal3t, wobei der Schwerpunkt aufdiesi®dr-
tigung der Lithosphre gelegt ist. Ekman (2000) betrachtete die Entwicklung der Bestimmung des globa-
len Meeresspiegelanstiegs, wobei auf eitirerblick iber die verwendeten Methoden und auf die Va-
riation des Meeresspiegelanstiegs in langzeitliche Beobachtungen eingegangen ist. Die Entwicklung der
Methoden iir die Berechnung des Einflusses der pleigi@n Eisschildevolution auf PegelmelRwerte und
deren Bearbeitung ist ein fortschreitender Prozel3. Gegdigwverden z. B. neben den Pegelmel3werten
weitere Beobachtungsmethoden herangezogen, um diese dann gemeinsam auszuwerten und zu interpre-
tieren. Wolf et al. (2004) verwendeten &trlich zu den Pegelmel3werten Absolut-Schweremessungen
und Verktikalverschiebungen aus GPS-Messungen.
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1.3 Modellbildung

Fur die Modellbildung stellt sich aufgrund der ausschlie3lichen Verwendung von PegelmeRwerten die
Frage, welche durch die pleistinze Eisschildevolution verursachten Prozesse die PegelmelRwerte beein-
flussen. Bei der historischen Diskussion wurde neben der eustatischen Meereasgergelg auch der
isostatische Prozel3 und der Prozel3 der Gemldrung durch Massenverlagerung aabef Dabei wer-

den Geoiénderungen nicht nur durch die Umverteilung von Eis und Wasser verursacht, sondern auch
durch die viskoelastische Relaxation des Bmlers. Einen zwdzlichen Anteil an der Geo@hderung
bewirkt die Erdrotation, da durch die Variation der Rotationsachse oder der Rotationsgeschwindigkeit
das resultierende Zentrifugalpotential &edert wird.

Das zu entwickelnde Modell mufl3 es d@iglichen, die hier genannten Prozesse zuitksichtigen
und die interessierenden &3en zu bestimmen. Das Verhalten des Brgkrs wird dabei durch das
Modell eines viskoelastischen, spischen Kontinuums beschrieben und durch die Vorgabe von Volu-
menmassendichte, Schermodul und Viskidsiharakterisiert (Abschnitt 2.2). Desweiteren mul3 die Eis-
schildevolution vorgegeben werden, die einen Teil der die Deformation verursachenden Auflast darstellt.
Das zu entwickelnde Modell muf3 gatwleisten, dal zum einen alle entstehenden Eisschilde aus dem
Wasser der Ozeane gebildet werden und dieses beim Abschmelzen widnbddlizit und zum anderen
durch die Meeresspiegaiderung sowie die Vertikalbewegungen eine ze#algige Verteilung zwischen
Land und Ozean bewirkt wird. Ebensaissen Vertikalbewegungen der Erdolifie und Geoihde-
rungen bei der Berechnung der Meeresspiaggtrungen bécksichtigt werden (Abschnitt 2.3). Diese
bildet den zweiten Teil der variierenden Auflastirflie Beschreibung der Variation der Erdrotation
wird die Erde durch ein rotierendes Ellipsoid approximiert. Alle Massenverlagerungen auf und in der
Erde wirken sich auf die Erdrotation aus. Durch die Variation der Rotationsachse oder der Rotationsge-
schwindigkeit wird eine Variation des Zentrifugalpotentials bedingt, die wiederum das Geoid und somit
den Meeresspiegel \é@ndert (Abschnitt 2.4). Wie aus diesen Prozessen ein Modell entwickelt wird, des-
sen Komponenten theoretisch beschrieben werdendn, ist in Abschnitt 2.1 dargestellt.

Die interessierenden GRen, die als Ergebnis der Modellierung berechnet werden sollen, sind die
Vertikalbewegung, Geoihderung und Meeresspiegetierung an allen betrachteten Pegelstationen, die
Variation der Rotationsachse und der Rotationsgeschwindigkeit der Erde und die sich aus der Vertikalbe-
wegung, Geoiéinderung und eustatischer Meeresspiayidrung ergebende Verteilung von Kontinenten
und Ozeanen.

Der EinfluB der pleistamen Eisschildevolution auf die rezente Meeresspéggkdrung ist von be-
sonderem Interesse, da ohne Basichtigung dieses Einflusses keine Interpretation der PegelmeRwerte
moglich ist. Das Ziel dieser Arbeit ist es, diesen Einflu3 zu berechnen, wobei die notwendigen Einga-
bemodelle, Viskosittsmodelle und Eismodelle, undbtyig von den Pegeldaten bewertet werden sollen
(Kapitel 5). Desweiteren werden Kriterien zur Auswahl von Pegelstationen entwickelt und angewendet
(Kapitel 6). Rir die ausgew@hlten Pegelstationen werden lineare Trends bestimmt, die als Gruniiage f
die Reduktion und die Interpretation dienen (Kapitel 7).
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2.1 Komponenten des Modells

Die komplexe Situation der Meeresspieggaderung durch glaziale Isostasie ist in den einleitenden Ab-
schnitten 1.1 und 1.3 dargestellt, wobei letzterer auf die Modellbildung eingéhti€ theoretische
Beschreibung wird das Modell in drei Komponenten zerlegt: die viskoelastische Relaxation e#érér sph
schen Erde\(R), die Losung der MeeresspiegelgleichuMSG) und die Variation der ErdrotatiofR{).

In Abbildung 2.1 ist skizziert, wie die Erde durch ein Modell aus den genannten Komponenten appro-
ximiert wird, um die rezente Meeresspiegietlerung durch glazial-isostatische Prozesse zu berechnen.
Fur die VR wird die Erde als Maxwell-viskoelastisches gpilsches Kontinuum angenommen. Die sich
unter dieser Annahme ergebende theoretische Formulierung ist in Abschnitt 2.2 dargestME®ie
setzt bei realistischer Beschreibung, die in Abschnitt 2.3 gegeben ist, die Kenntnis der Topographie auf
der Erde voraus, die bei d&R vernachéssigt wird. Zur Beschreibung dBiT in Abschnitt 2.4 wird als
Referenzzustand ein Ellipsoid gatit und nicht eine Kugel, die den nichtrotierenden hydrostatischen
Gleichgewichtszustand bei d¢R darstellt.

Ozean

Erde %\%

RT

VR

Y

MSG

Abbildung 2.1: Skizze des betrachteten Szenarios (oben) und schematische Darstellung durch drei Modellkom-
ponenten (unten). Hier bezeichnéR die viskoelastische Relaxation einer apbchen ErdeMSG die durch die
Meeresspiegelgleichung beschriebene Umverteilung des Wassers in den OzeaR&rdiendariation der Erdro-

tation.
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In Abschnitt 2.5 wird die Kopplung der Komponenten beschrieben, so dal3 diese dann die Reaktion
der realen Erde approximieren. Zur Quaitler Approximation werden in Abschnitt 4.4 verschiedene
Untersuchungen durchgédrt.

2.2 Viskoelastische Relaxation einer spfrischen Erde

2.2.1 Einleitung

Der historische Bckblick in Abschnitt 1.2 zeigt die Notwenigkeit auf, die Reaktion der Erde auf Auf-
lastve&inderungen zu beschreiben. Schon in der Arbeit von Rudzki (1899) wird auf die uinwdits
Beschreibung durch die elastische Deformation der Erde hingewiesen und die Idee der viskoelastischen
Reaktion aufgezeigt. Zuerst wurdedungsverfahrenif die Maxwell-Rheologie entwickelt und, als

die numerischen Methoden vorhanden warém, Zunehmend komplexe Geometrien der Last imple-
mentiert (z.B. Farrell, 1972; Peltier, 1974; Wu & Peltier, 1982; Wolf, 1984, 1985; Lambeck et al.,
1990; Wolf, 1991; Mitrovica et al., 1994; Vermeersen & Sabadini, 1997; Martinec, 1999). Auch wur-
den unterschiedliche Rheologien betrachtet (z. BmRker & Wolf, 1996; Wieczerkowski et al., 1999;

Wu, 2001) sowie alternativedsungstechniken entwickelt (z. B. Gasperini & Sabadini, 1989; Gasperini
et al., 1991; Kaufmann et al., 1997; Martinec, 2000) wobei hier Martinec (2000) hervorgehoben wer-
den soll. Die dort psentierte spektrale Finite-Elemente-Reggntation $FER) bildet die Grundlage

der in dieser Arbeit abgeleiteten theoretischen BeschreibunyRezines inkompressiblen, Maxwell-
viskoelastischen sghischen Kontinuums. Hierzu wird in den folgenden Abschnitten dieudt des
hydrostatischen Gleichgewichts beschrieben.

2.2.2 Grundgleichungen der Kontinuumsmechanik

Fur die Beschreibung derR wird die Lagrange-Formulierung génilt (z. B. Wolf, 2003), die in An-

hang A.1 eingdfhrt wird. Die Sbrungen der mechanischendBen der Kontinuumsmechanik werden

mit materiellen Inkrementen beschrieben. Hingegen wirdAdiderung des Gravitationspotentials als
lokales Inkrement dargestellt. Die verschiedenen Inkremente werden ebenfalls in Anhang A.1 definiert.
Fur weitere Angaben zur Ableitung der inkrementiellen Beschreibung ausiddief Totalfeldern wird

auf Wolf (1997) verwiesen. Im folgenden werden in Abschnitt 2.2 die Argumé&hte fir raum- und
zeitablangige undX fir raumabkngige Gol3en zur Vereinfachung der Notation nicht autdet.

Die heterogene Erde wird hier als ein inkompressibles, Maxwell-viskoelastischagssples, selbst-
gravitierendes Kontinuuni3, aufgefal3t, das durch den Schermodglidie Viskositit, v, und die Volu-
menmassendichte, parametrisiert ist. Die auf der Obérthe, 0B, durch Umverteilung von Eis- und
Wassermassen entstehende Auflastverteilung wird analog zur “Helmert-Kondensationstheorie” durch das
materielle Inkrement der Piola#¢henmassendichte?, approximiert. Da im Referenzzustand des hy-
drostatischen Gleichgewichts keine Auflast vorhanden istggilt = 0) = 0. Fur kleine, quasi-statische
Storungen des hydrostatischen Gleichgewichts des Kontinuums in einem nicht-rotierenden Koordinaten-
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system folgt dieVR von B der Impulserhaltungsgleichung und der Poisson-Gleichung:

divr® — p©@ gradp® + div(p@u) gradp®” — grad pPu - grady®”) = 0 inB, (2.1)
V2@ 4 4rGdiv(p®u) = 0 inB. (2.2

Hier bezeichnet-® das materielle Inkrement der Cauchy-Spannuify,die ungesirte Volumenmas-
sendichten den Verschiebungsvektas” das ungesitrte Gravitationspotential voB, G Newtons Gra-
vitationskonstante ung® = ¢®™ + ¢ die Summe der lokalen Inkremente des Gravitationspo-
tentials. Das lokale Inkremegt®)™ bezieht sich dabei auf das Gravitationspotential #and ¢(*)

ist das durch die Masse der Auflastverteilung hervorgerufene lokale Inkrement des externen Gravita-
tionspotentials. Es wird angenommen, d¢af} nur eine Funktion der Radialentfernung,ist, was die
ausschlie3lich radiale Afdmgigkeit vonp'®)™ zur Folge hat. Die Materialgleichungrfinkompressible
Maxwell-Viskoelastizit ist gegeben durch

A0 = s®B _ g(,r(w —p"I) in B, (2.3)
SOLION in B, (2.4)

wobeip® das materielle Inkrement des Auflastdruckslie Identiitsmatrix unce den symmetrischen

Teil der infinitesimalen Dehnung,:= (gradu + grad” u)/2, bezeichnet. Das materielle Inkrement der
Cauchy-Spannung wird in einen elastische®,”, und in einen viskosem;®", Anteil aufgespalten {ir

die 7 = 7@ 1 £V gilt. Der Punktiber den Gaen in (2.3) symbolisiert die materielle Ableitung
nach der Zeit. Es wird weiterhin angenommen, daf3 der Schermodul nur eine Funktion der Radialentfer-
nung ist,u = w(r). Hingegen wird die Viskositt als radial und lateral variabel zugelasser; v(r, §2),

wobei mitS) das sphrische Koordinatenpaar von Poldistafizund geographischerdnge,p, abgekirzt

wird. Die Inkompressibiliit erfordert

divu =0 in B. (2.5)

Fir eine Diskontinuit X innerhalb des Kontinuums gelten die folgenden Grenatthenbeding-

ungen:
[t = 0 aufy, (2.6)
n-r@]% = 0 auf ¥, (2.7)
[p™]E = 0 auf, (2.8)
[(grach'® + 47GpPu) -n]t = 0 aufy. (2.9)

Mit n ist hier die nach auRen weisende Einheitsnormaléangzeichnet, und mitf]™ wird die Diffe-
renz der Gol3ef, die sie intern {) und extern {) auf der GrenzicheX annimmt, wie folgt beschrie-
ben:

fE=r = (2.10)
Im hydrostatischen Gleichgewicht des Referenzzustandsrsiondd die radiale Einheitsnormale,.,
parallel, d. h. die GrenZthen sind auch orthogonal ey
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Besondere Gren#thenbedingungen ergeben sighden Fall, dalB auf die Lithospkre und den
Erdmantel bescknkt wird, und ein inviskoser Kern nur mit Hilfe der Grerdafhenbedingungen hexk-
sichtigt wird. Neben den Grenatthenbedingungen (2.8) und (2.9) gelten dann anstelle von (2.6) und
(2.7) fur die Kern-Mantel-Grenze;“™®, folgende Bedingungen:

n-ul™ = 0 auf XMB, (2.11)
n-7@.n]t = 0 auf 2MB, (2.12)
T(5> .n — (n . 7—(‘5) . n)n = 0 aufZCNIB_ (213)

Die Gleichungen (2.11) und (2.12) geben die Kontiauiter Normalkomponenten der Verschiebung und
Spannung wieder. Das sogenannte “free-slip” Verhalten wird durch (2.13) beschrieben und charakteri-
siert das Verhalten eineridsigkeit an einer Grenze zu einem festen Kontinuum.

Eine weitere besondere Grer@the ist die OberdichedB von B, wo das KontinuumB mit dem
materiellen Inkrement der Pioladdhenmassendichte?, belastet wird. Dadurch ergeben sich folgende

Oberfchenbedingungen:
e, 7 e, = —¢g90a)o" aufoB, (2.14)
7O e, — (e, -T9 - e, )e, = 0 aufoB, (2.15)
[P = 0 aufdB, (2.16)
[grads®]* - e, +47Gp” " (u” -e,) = 4nGo" aufoB, (2.17)

wobeie, die radiale Einheitsnormale und® ~, p©~ undu~ die jeweilige Gb3e an der inneren Seite
der Oberfached B bezeichnet. Der Erdradius ist mitbezeichnet ung‘ (a) := d¢ (r)/dr |,—, ist
die Gravitationsbeschleunigung auB fur die ungesirte Dichteverteilung.

Das Randwertproblem der Bestimmung der inkrementiellen Verschielyrdgs inkrementiellen
Gravitationspotentialsp®’, und des inkrementiellen Auflastdrucks}’, im Kontinuum B wird durch
die partiellen Differentialgleichungen (2.1) und (2.2) beschrieben, wobei die Bedingungen (2.3)—(2.5) zu
erfullen sind. Zuatzlich gelten die GrenZthenbedingungen (2.6)—(2.9) an interneixchen X, bzw.
(2.11)—(2.13) an der Kern-Mantel-Gren2e™E, sowie die Oberfichenbedingungen (2.14)—(2.17) an
der Oberfhche 0B.

Cathles (1975, S. 97) bewies als Konsequenz der Eigengravitation die Existenzésnaglfir das
durch (2.1)-(2.17) gegebene Randwertprobleiir. den Fall einer homogenen Obéadhenbedingung
mit o = 0 folgt e = 0, und es werden noch zwei Zigliche Bedingungen bétigt, um die Eindeutig-
keit der Losung fir die Verschiebunae zu gevahrleisten:

/ pPQud*X =0 und /(er x pQu)d*X = 0. (2.18)

B B
Diese Bedingungen sind mathematisch hinreichend, jedoch sind auch andere Eindeutigkeitsbedingungen
moglich. Rir die Wahl dieser Eindeutigkeitsbedingungen ist das Verhalten des Massenschwerpunktes
entscheidend. Durch (2.18) wird ein raumfester Massenschwerpunkt beschrieben. Insbesondere ist dies
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erforderlich, wenn berechnete Feld8en mit SatellitenmelRwerten verglichen werden sollen, da sich die
Satellitenbahnen auf den Massenschwerpunkt der Erde beziehen.

In der weiteren Betrachtung wird zur Vereinfachung die Kennzeichnung der materiellen und lokalen
Inkremente unterdickt.

2.2.3 Differenzenschemaifr Maxwell-Viskoelastizit at

Die Ableitung der Materialgleichung (2.3) biglich der Zeit wird mit Hilfe eines Differenzenschemas
beriicksichtigt. Hierzu werden die Variablan, =, p und ¢ durch ihre Werte zu den diskreten Zeiten

0 =0<th< ... <t <t <ttl < ... <t/ = T dargestellt, wobet = 0 undt =

T die untere bzw. obere Grenze des Berechnungszeitintervalls bezeichnen. Die einfachste Form eines
Differenzenschemas ist die, in der der Wert der Variablen zur Zélt aus den bekannten diskreten
Werten fir die Zeitt’ berechnet wird. Die allgemeine Form eines solchen Differenzenschémgs3)

ist

i+1 B+l _ _Ed

T — 7t T T W i : ; i
T T [w(rt! =p' 1) + (L = w)(r"™ = p* )], (2.19)

wobei der Hochindex den Wert einer Variablen zur Zeitbezeichnet und mit dem Parametee [0, 1]
verschiedene Differenzenschemen beschrieben werialemek. fir v = 0 (w = 1) ergibt sich das im-
plizite (explizite) Euler-Differenzenschema. Desweiteren wird das Crank-Nicolson-Differenzenschema
erhalten, wenw = 1/2 gewahlt wird. Der Initialwert des Differenzenschemas (2.19) ist durch

70 =750 (2.20)

gegeben. &r die weitere Ableitung des verwendeten Differenzenschemas wird (2.19) hinsichtlich eines
elastischenr®, und eines viskosen), Anteils aufgespalten, und es ergibt sich

7L =l 7B (1 =l )t T 4 7V (2.21)

Der hier verwendete Fakten, ist wie folgt definiert:
b i=—— t M= S ). 2.22
o 1+ Mi(1—-w) m V(t ) ( )

Der Term7V in (2.21), der das viskose Verhalten des Kontinuums widerspiegelt, wird durch

V= mirt — mi ™ 4 (mh — mi)p' I (2.23)
beschrieben, wobei A
: 1— M'w
b 2.24
TUTTM(1 - w) (2.24)

ist. Aus (2.21) &3t sich @ir v der folgende alternative Ausdruck finden:
V= mi VT — (ml — mi md) (7 - ' ). (2.25)

Mit dem Initialwert (2.20) ergibt sichifr das rekursive Differenzenschema (2.25) der Anfangswert

V0 = —(md —md) (™0 - p°I). (2.26)
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Fur die numerische Implementierungdstind damit das Differenzenschema zahien. Bei der Aus-
wahl vonw sind die Annahmen béglich der Radialatdingigkeit vonu = p(r) und der zuatzlichen
Winkelabtangigkeit vonv = v(r, Q) zu beachten, da somit die Funktimf], aulRer fir w = 1, radial-
und winkelablngig ist. Durch das Anwenden des Divergenzoperators auf das Produkt;vamnd dem
elastischen Anteil der Spannung in (2.21) ergibt sich dann in (2.1) eine Kopplung win&etigar
Terme. Wird allerdingsy = 1 gewahlt, ergibt sichm} = 1 und somit tritt keine Kopplung mit winkel-
abhangigen Termen auf. Durch die Wahl eines expliziten Euler-Differenzenschemas wird eine Kopplung
mit winkelablangigen Termen vermieden, und dadurch werden numerigastigere Gleichungen ge-
schaffen (Martinec, 2000, S. 120), jedoch ist solch ein explizites Differenzenschema nicht notwendig
stabil. Deshalb muf3 der Zeitschritirfdas Differenzenschema besahkt werden, was bei der numeri-
schen Implementierung zu ligksichtigen ist. Br das explizite Euler-Differenzenschema-£ 1) folgt
aus (2.21), (2.25) und (2.26)

Fitl = pRiHL v (2.27)
™V = (1-MHYTV —2uMie, (2.28)
V0 = —2uMO€. (2.29)

Mit dem vereinfachten Differenzenschema (2.20tlsich auch die Impulserhaltungsgleichung (2it) f
t"*1in 72- und7V- Anteile zerlegen und es ergibt sich

divr® it — p@grady™™ + div(p@u' ) grads® — grad p@uitt - gradp®) = —divrVi.  (2.30)

Diese inhomogene partielle Differentialgleichung gibt zum einen mit dem Fedinr"-* das viskose
Verhalten des Maxwell-viskoelastischen Kontinuums wieder und zum anderen zeigt die Gleichung, dai
das Problem der viskoelastischen Relaxationtft! die gleiche Struktur aufweist wie das elastische
Problem.

2.2.4 Schwache Formulierung des Randwertproblems

Das im vorhergehenden Abschnitt 2.2.2 beschriebene Randwertproblem soll hier in der schwachen For-
mulierung (z. B. Kizek & Neittaannaki, 1990) dargestellt werden. Hierzu wirdrfijede Zeitt’+! ein
Raum) von Testfunktionen betigt, der durch

V:={uc Wi(B)3 ¢ c Wy (B),p € Ly(B)} (2.31)

gegeben ist. Hier isLy(B) der Raum der quadratintegrablen skalaren Funktioterdén Rauma,
W (B) ist der Sobolev-Raum skalarer Funktionerin B und W, (B)? der Sobolev-Raum vektorieller
Funktionenco in B:
Wy (B) := {w € Ly(B), gradw € Ly(B)*}, (2.32)
W3 (B)® := {w € Ly(B)?, gradw € Ly(B)3}. (2.33)
Fur das Aufstellen der Variationsgleichung in der schwachen Formulierung wird das Energiefurgktional
berbtigt, das sich aus der Summe von Energiefunktionalen ergibt, die mit dem Byycler elastischen
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Scherungés, der Gravitation£,, und der Eindeutigkeitsbedingung,, verbunden sind. Es ergibt sich
damit

g(uv ¢7p) = gp(’ll,,p) + Es(u) + gg(u’ QS) + Se(u)7 (234)

wobei die einzelnen Energiefunktionale wie folgt definiert sind:

E(u,p) = /pdiVudSX, (2.35)
B
E(u) = / ple: e)d®X, (2.36)
B
E(u,¢) = /p“” [;u-gradu-gradyﬁ(o))—;diVu(wgracb(O))+(u-grad¢)] d®*X (2.37)
B
1
+ = (grads - gradp) d>X,
B
Eo(u) = ;/ p(o)udSX-/p(‘))ung—l—;/(eT x pPu) d3X-/(er x pQu)d®X.
B B B B

(2.38)

In (2.36) und im weiteren kennzeichnetdas tensorielle Doppelpunkt-Produkt. Weitere Bridhgen

zu diesem Produkt und zur Ableitung der Energiefunktionale finden sich in Martinec (2000, S. 121 f.).
Desweiteren wird iir die Variationsgleichung in der schwachen Formulierung das lineare Funktional

F*+1 bertigt, das durch die Summe aus dem Funktional verbunden mit dem dissipativen Term zur
Zeitt', 74, und mit den Oberéichenbedingungen (2.14)—(2.17) zur Zé&it', 7!, gegeben ist. Es ist

Frl(u, ¢) == Fi(u) + Fitl(u, ¢), (2.39)
mit
Filu) = — / (V' €)d3X, (2.40)
B
Fitl(u,¢) = / (b5 - u + b ) d? X (2.41)
0B

Die hier eingeiihrten Variablerby undb; geben die Inhomogefit der Oberfichenbedingungen (2.14)—
(2.17) wieder und sind auf der Obérthed B durch

by = —ga)c"e,, (2.42)
_ 1 T
by = 47TG(gradﬁ e)—o (2.43)

definiert, wobei mitp™ das gegirte Gravitationspotential auf der AuBenseite der OaentdB be-
zeichnet wird. Das lineare Funktion&f ! wird zur Zeitt'™! berechnet, wobei allerdings n# ™ fir
t"+1 bestimmt wird, hingegetF; aus den Variablen zur Zeit abgeleitet wird. Dies begndet sich da-
durch, daR der viskose Anteil der Spannuny;, zur Zeitt'+! als bekannte Funktion auSverwendet
wird.
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Fur die Beschreibung des Randwertproblems in der schwachen Formulierung wird die infinitesimale
Variation, analog zum &teaux-Differential, des Energiefunktionafs perbtigt (Kfizek & Neittaannaki,
1990, Abs. 18.3), die sich mit den einzelnen Komponenten zu

0 (u, g, p,6u,00,0p) = & (u,p,ou,dp) + 0&(u, du) + 6E(u, ¢, du, ) (2.44)

+ & (u,ou)
ergibt. Die Variation der Energiefunktionale in (2.44) ist gegeben durch
6y (u, p, du, 6p) = / divudp d>X + / pdivéu d>X, (2.45)
B B
6&(u,du) = 2u(e : de)d>X, (2.46)

6y (u, ¢, 0u,6¢) = p [gradu - gradp®) — divu grads'® + grads] - sud*X (2.47)

1
[M(gradﬁ -gradig) + p© (u - gradio) | d*X,

6E(u,du) = pPuddX - / pOdud3X (2.48)
B

_l’_

+
D W W W W

(e, x pQu)d®X - / (e, x p@ou)d*X.
B

Hier gilt e := (gradbu-+grad du)/2. Die Ableitung fir (2.47) ist detailliert in Martinec (2000, Anh. A)
dargestellt. Ebenso wird die Variation des linearen Funktiofats germaf

SF ™ (u, 6u) = 6F;(6u) + 6 FS 1 (u, 6¢) (2.49)
berdtigt, wobei die beiden Komponentér; und§F: ! durch
SFi(0u) = — / (TV'0: Se) d>X, (2.50)
B
SF (6u,6¢) = / (b5 - du + b 5g) d* X (2.51)
OB

gegeben sind. Das beschriebene Probk® $ich damit wie folgt formulieren:

Die schwache Formulierung des Randwertproblems (2.1)—(2.18) ist das Auffinden von
(u,,p) € V x W4(0,T), so daB die Initialbedingung (2.20) @iif ist und so daR zu
jeder Zeittit! mit t*+1 € [0, 7], T > 0 die folgende Variationsgleichung gilt:

SE(u, "L ptL Su, 8¢, 6p) = SF T (0w, 6¢) V (6u,d¢,0p) € V. (2.52)

Die Bilinearformé€ und das lineare FunktionalF+! sind durch (2.44) und (2.49) gegeben. Deswei-
teren wird angenommen, dal3> 0 undv > 0, wobei der elastische Schermodul und die Viskisit
realwertige besclnkte Funktionen i3 sind. Auf der OberéichedB sind die Randwerté, und b;
guadratintegrable Funktionen.
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2.2.5 Rep@asentation der Winkelabhangigkeit durch Kugelflachenfunktionen

Da hier das spiirisches KontinuunB als Modell der Erde verwendet wird, sollen &pische Koor-
dinaten,(r, ?), eingefihrt und die Variablen durch Kugeithenfunktionen regsentiert werden. Zur
gewahlten Zeitt'+! soll die Winkelabkngigkeit der bsung des Randwertproblents, ¢, p) € V, und
der Testfunktionendu, ¢, dp) € V, durch Kugelfachenfunktionen approximiert werden:

O, t) o J m(rt) Vim(r, t Wi (1t
7" Z Z ] T. S§m1)<Q) + J (T ) Sgi}z Q) + J (T ) S‘ggr)l(ﬂ) ,
du(r, 2, t OUjm (7, t) Vim(r, 1) Wi (r, )

(2.53)

Jj=0m=—j

S, t) I Pjm(rt)

Sp(r, ) ;m; m(ryt) (254
p(r, Q,t) Py (1,t)

Yim(9). 2.55

Splr,Q,t) ]Z;m;] §Pjm(r,t) () (2.59)

Y;m (§2) bezeichnet die skalaren urﬂﬁ(ﬁ), mit A\ = —1,0, 1, die vektoriellen Kugelfichenfunktio-
nen. Deren Definitionen sind in Anhang A.2 gegeben (siehe auch Martinec, 2000, Anh. B). Zu dieser
Repiasentation der Variablen mit Hilfe der Kugéiéhenfunktionen ist auf3erdem anzumerken, dafd in
(2.53) die Summation in den meisten Wéentlichungen zu diesem Thema erst i 1 beginnt, da
mit der Inkompressibilatsbedingung (2.5)if j = 0 die Bedingungus = 0 begfindet werden kann. Da
in dieser Arbeit in deMSG die Radialverschiebung auctirfj = 0, also auch/y, berdtigt wird, soll
diese hier auch berechnet werden. Diese Approximation der Variablen und der Testfunktionen mit Hilfe
der Kugelfbchenfunktionen wird im folgenden als spektrale Rspntation bezeichnet.

Mit der spektralen Regisentation vom, und ¢ folgt fur divu, e und grad :

dive = Z(dgjm+2Ujm+Jij> Yim(9), (2.56)
- T T T
m
AUjm (1) AVim — Vim  Uim\ (2 AWim — Wim\ (3)
€ = Z[ - ij<ﬂ>+< Sm _ Zim S 70 @)+ (S - =) 26 (@)
jm
Wim Vim
+ ;zgﬁ(ﬂ) 5 QUjm = TVim) Z(5)(Q)+2]TZ§-2(Q)], (2.57)
AP &
grads — Z[d;sgm”mwjﬁs;}g(m}, (2.58)

wobeiJ := j(j + 1) gilt und Z%(Q) die tensoriellen Kugelichenfunktionen bezeichnet, die in An-
hang A.2 definiert sind (siehe auch Martinec, 2000, Anh. B). Desweiteren ist digrdmbg)
die Doppelsummgj Ozm, _j eingefihrt. Zudem sind hier und in den folgenden Abschnitten des
Kapitel 2 die Argumente, ¢t der Koeffizienten der spektralen Répentation unterdckt.

Im folgenden werden die Variationen der Energiefunktionale (2.45)—(2.48) mit Kagedfhfunkti-
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onen approximiert. & (2.45) ergibt sich mit (2.56)

d m 2 m im *
Z/ ( Ui m o il > 5ijr2dr
T

dsu?,, 25U7‘m JoV )
( =y >ij7‘ dr. (2.59)

+Z/

In obiger Gleichung und im folgenden symbolisiertlie komplex-konjugierte @f3e. Zur Integration
hinsichtlich der Winkelkoordinate?}, ist auch die Orthogonafditseigenschaft (A.14) herangezogeia F
die weitere Ableitung wird die Radialsymmetrie des Schermoquls; u(r), verwendet. Aus (2.46)
folgt dann mit (2.57) undifr die Integration hinsichtliclf2 mit den Orthogonalétseigenschafteniif
tensorielle Kugeltichenfunktionen (Martinec, 2000, (B12), (B13))

d déU* AVim i i asvz, — dévzy.  doU’
08 = E / U g (Ym _ Yim U m_ Iy
dr r r dr T T

T T

dem Wim, doé W;‘m 1) ij 1 .
Y < ar  r > ( r + 2T = D WimdWjn,
1 1
+ 5 QUjm = JVjm) (26U, — JoVj,) + wrdCh 2)ijévjtn] r2dr. (2.60)

Die Voraussetzung, daf? der Schermoguhur eine Funktion vonm ist, spiegelt sich in der Entkopplung
von i, undw wider.

Fur die Ableitung der spektralen Re&gsentation der Variation des Energiefunktionils ist es hilf-
reich, zuerst die Volumenkraftdichge

f = gradu - grad¢'®) — divu grade® + grade, (2.61)

zu definieren und deren spektrale Reggntation zu bestimmen. Mit (2.53), (2.56) und (2.58) ergibt sich

49U} 9O IVim | AP 0) (-1)
f = ;K— I S I 4 An GO U ) S5, () (2.62)
(0) - (I).m
4o (92U Rim) g ) (2.63)
T T Jm

Aus (2.47) mit dem obigen Zusammenhang und den Orthogatsdingenschaften (A.21) und (A.22)
far vektorielle Kugelfhichenfunktionen folgt

r dr

(0)
+ J (g Uim + (I)]m> 5‘/3’;”] r2dr
r

r

[T 1 (dD, P 003 dovs,,  JV;
m @Oy yPim 0%im ) o (g DO%m | TVim s |24,
+ ;/[4776‘( dr dr + r r T J dr + r gm )| AT
m o9

(2.64)

44¢ >Um OJVi  d®Pim
08y = Z/ (O)[( e L +47TGp(°>Ujm>5Ufm
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Fur die Bilinearform (2.48)af3t sich mit Hilfe von (A.23) der folgende Ausdruck finden:

1 a a
6E = 4?” Z { / P (U + 2Vim) ridr / p@ (8UT, (a) 4 2V5, (a)) r2dr  (2.65)

m=-11]7 0
a a
+ /p(O)WlmTer/p(°>5mer2dr].
0 0

Die Flachenmassendichte?, wird mit Hilfe der skalaren Kugelichenfunktionen dargestellt, und
es ergibt sich die spektrale Régentation vom™ zu

t) = Z Tjm () Yim (). (2.66)

Da sich die Variation des GravitationspotentialsauRerhalb vorB harmonisch verdlt und derUber-
gang vong uber die Oberfiched B kontinuierlich ist, lassen sich mit (2.66) die spektralen Repnta-
tionen fir by undb; angeben, die die Randwerte des Problems beschreiben:

by = —g Zajm (Q), (2.67)

b, = MG Z G+ 1)@ (a)Yjm( Z 0 jm () Yjm( (2.68)
Das lineare FunktionalF, aus (2.51)&Rt sich dann durch

5fé+1 = _4 G Z j + 1 (I)H-l 5(1)* —a? Z H‘l 5U* ( ) + M);‘m(a)] (269)

beschreiben. Die spektrale Rapentation des linearen Funktiongis™! kann erst mit Hilfe der spek-
tralen Repasentation des dissipativen linearen Funktioﬁa{@ angegeben werden, die allerdings erst in
Abschnitt 2.2.7 abgeleitet wird.

2.2.6 Rep@sentation der Radialabléngigkeit durch finite Elemente

Zur Repgsentation der Radialaéihgigkeit durch finite Elemente wird das Intervllla] in P Teilinter-
valle mit den Randwertef = r; < rp < --- < rp < rpy1 = a unterteilt. kir den Sobolev-Raum
W10, a) konnen stickweise lineare Basisfunktionen durch

Vi (ri) = Ok (2.70)
beschrieben werden, wob&j; das Kronecker-Delta-Symbol ist. Im Intervall€ [ry, 1] sind nur
zwei Basisfunktionen ungleich Null:

r— T
hi

Ye(r) = T () =

i (2.71)
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wobeihy, := 71—} ist. Da die gesuchten Amplituden der spektralen Re@ntationl/;,,,, Vip,, Wi,
®;,,, sowie die Amplituden der TestfunktioneﬁlUjm,évjm,5ij,5<l>jm1, Elemente des Sobolev-
Raums W4 (0, a), sind, lassen sich diese mit einer endlichen Reihe finiter Elemeptapproximieren,

und es folgt
Ujm(7) . Uk, U (1) . sUF,
Vim(r) 2 vk SV () | svE
= m wk(r), = Jm wk(r) (272)
Wim(r) ; Wk, SWjm () ; SWF,
| Pjm(r) | I o | | 0Djm(r) | I 50k |

Fur den Rauml, (0, a) stellen die dickweise konstanten FunktionépBasisfunktionen dar, die durch

1 furr € [rg, res1]

Ek(r) = { . (2.73)

0 farr & [ry, rpg1]

gegeben sind. Mit diesen finiten Elementen lassen sich die Amplituden der spektral@sedRégtion
des Auflastdrucks und der zugetgen Testfunktion wie folgt approximieren:

Pjm(r) ]: -

5ij(7")

k

5me Ek(r). (2.74)

Fur den Schermodul,, und die ungesitrte Dichte,p®, ist bisher nur die einschnkende Annah-
me gemacht, dafl} sie Funktionen der Radialentfernungnd quadratintegrable Funktionen sind, so
daBu(r) € L2(0,a) und p(r) € L2(0,a) gilt. Unter diesen Annahmendknen sie mit stckweise
konstanten Funktionen approximiert werden, so dal3

u(r) = p, P (r) = pi furr € [r, ri41] (2.75)

gilt, wobei y; und p, konstant sind. Mit der so beschriebenen Dichteschichtung istéegich, die
Gravitationsbeschleunigung iften Intervall,r € [rg, ri+1], durch

4
g9(r) = WTG <pk7’ + Rf) (2.76)
T
anzugeben, wobei
0 furk=1
fik = i . (2.77)
>oiso (pic1 — pi)ry furk=2,---, P

ist. Um die Variationen der Energiefunktionat&;, und der linearen Funktionalé,F**!, durch finite
Elemente zu approximieren, werden die obigen Auiskle verwendet. i 6&; wird jeder Summand in
(2.60) einzeln integriert, wobei die Integralber die finiten Elementé; und deren Ableitungen mit
I,iz), A=1,---,7, bezeichnet werden und in Anhang A.3 gegeben sind. Es ergibt sich

k+1 k+1

ZZMZZ{ 10U, 60 4 [10Ve, sV 18] (<, + U, sV
jm k=1 a=k =k

'Die Amplituden der spektralen Rejmentation sowie der Testfunktionen sind Funktionen wvamd ¢, jedoch wird das
Argumentt unterdiickt.
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3y, a B B (6) a a B* B
+ Ve (=ovin+ouin) + 18 (<Vi + Us) (—Vi + Ul
L _ 76 _ 7B (6 o Bx (6)yyra Bx
T (18 - 15— 15+ 1) Wi Wi 4 (7 = 21 W 6w
(6) a a B B (6)y, B
18 (205, = IVE) (20U — T8V ) + I = DIV L (2.78)
Aus (2.64) &Rt sich@ir 6&, der folgende AusdrucKif die Approximation mit finiten Elementen ableiten:
P k+1 k+1 yPve. @) ™ @
o o 2)
06 = DD md. D { [ 3 (pklaﬁ + kaaﬂ) (—AUj + Vi) + Lo iim
jm k=1 a=k 8=k

4
+ 4xGp I U } SULy + T r;)c <Pkl(45) + szg;)) U, + 109 ] SV

af = jm a o Pim
1 W, 776\ pa o 1@7ra S
[471’ka (185 + T1)) @5 + 1, + IV | 00071 (2.79)

Flr das Energiefunktionak’,, werden die Integrale der Produkte der finiten Elemenptand¢;, berbtigt,
wobei die sfickweise konstanten Funktionép die jeweilige Integration vereinfachen. Diese Integrale
werden mitK,gA) bezeichnet und sind in Anhang A.3 gegeben. Mit diesen Definitionen ergibtigich f
0&, aus (2.59) die Beziehnung

P k+1
& = YN [oPn S (KgUUfm +2K@US, — JK(Q)V;;“,L)
jm k=1 a=k
k+1
kx ak 2 ak 2 ak
+ Py (Kg)(szfjm +2K@5U — JK >5vjm) . (2.80)
a=k
Aus (2.65) folgt fir &, mit den oben eingéhrten Integraled(,?) (Anhang A.3)
A 1 P k+1 P +1
0 = 5 D0 | DD KP Uh +2vin) Yo YK (UL +20Vi) (2:8D)
m=—1 |k=1 a=k =1 p=l
P k+1 P +1
6% 3 *
+ > ok Y EPWE S oY KP W
k=1 =k =1 p=l

Die Approximation des linearen Funktiondl&: ! ist durch

im

; a . i+1, * 7 * *
SFit! = _RZ (j + 1)<I>;n1 P+15<I>§;:1 _ a2Z ot [g(o)(a)éUfnjl 4 5(1)5%1 (2.82)
Jjm m
gegeben, da@p,1(r) das einzige finite Element ist, das an der Oldetie, = a, nicht verschwindet.

2.2.7 Berechnung der dissipativen Energie

Im folgenden wird die dissipative Energi&F:, berechnet, wobei diese durch (2.50) gegeben ist. Dazu
wird zuerste genalf3 (2.57) durch tensorielle Kugél@ihenfunktionen und finite Elemente approximiert.
Mit der Approximation voru mit finiten Elementen entsprechend (2.72) folgt dann

6
) =Y S . (nz(Q), (2.83)

jm =1
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wobei die radialabfingigen Amplitudera?m durch folgenden Ausdruck gegeben sind:

a’
_ _Jm A
(1) = " 40, D

A

I

Yy (7)

A Yrg1(r)
r

furr € [ri, ri41]-

(2.84)

Hier sind )y, die in Abschnitt 2.2.6 definierten finiten Elemente und die Konstamgn b7, undc),,

lassen sich mit den Koeffiziente[@’?m, V]’fﬂ und me der Approximation des Verschiebungsvektars

durch finite Elemente wie folgt darstellen:

W B G || Ub U 0 0
2 2 2 k k+1 k k k+1 k+1
Aim bjm Cim _V;‘m + ‘/]m _‘/jm + Ujm _‘/jm + _Ujm
3 3 3 k k+1 k k+1
im  Ujm  Cim “Wim + Win, ~Wim “Wim (2.85)
4 4 4 k k+1
T, i Cjm 0 Wim Wim
5 5 5 k k k+1 k+1
6 6 6 k k+1
| Gm B Gm | L 0 Vim/2 Vim /2
Wird (2.84) in (2.83) substituiert, ergibt sich
1
e(r, Q) = a(Q)— + b(Q) dilr) c(Q)M, (2.86)
hi r r
wobeia, b undc Tensoren zweiter Ordnung sind, die durch
a(Q) 6 a;‘m
A
() | =D | v | 2@ (2.87)
@ | e,

gegeben sind. Die Tensoren b und ¢ kdnnen alternativ auch mit Hilfe der symmetrischen dyadischen
Basisvektoren der sghischen Koordinaten definiert werden, wie sie in Anhang A.2 durch (A.30) gege-
ben sind:

a() = ar (Q)err + ar9(Q)ery + arp(Q)ery + age(Q)egy + app(Q)eg, + app(Q)ey,  (2.88)

und analog ifir die Tensorer und c. Die dyadischen Komponenten dieser Reggmtation sind in An-
hang A.4 zu finden.

Nach diesen Vorbereitungen ist es nuagtich, eine Methode zur Berechnung des dissipativen Funk-
tionals,6.F% (du), zu entwickeln. Diese Berechnung gestaltet sich aufgrund der Kopplung der Koeffizi-
enten der tensoriellen Kugeifthenfunktionen vor in (2.87) mit der lateral variierenden Viskcsit
v(r, ), kompliziert, und es kann nur eine approximative numerische Methode angegeben werden. Das
Integral in (2.50) wird inP Intervalle beiglich » unterteilt, und mit (2.86) ergeben sich nur noch Inte-

grale folgender Gestalt:
,,,k+1
/ pi(r)(r)rtdr. (2.89)
rk

Hier kann die Potenz von die Wertex = 0, 1,2 annehmen, und die Indizésund j sind entwedek
oderk + 1. Diese Integrale &nen numerisch berechnet werden, wozu die Gaul3-Legendre-Quadratur
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Uber zwei Punktey; o = +1/+/3, mit den Gewichten gewahlt wird (z. B. Press et al., 1992, Abs. 4.5).
Die Gaul3-Legendre-Quadratiirf(2.50) hat dann die Form

P 2
/ (50 X = 30 3 Dras 7 (1), de(ra) (2.90)
B k=1 a=1
Hier ist
1 .
To 1= i(hkxa + 7K+ Tka1) mita =1, 2, (2.91)
und fur den winkelab&ngigen Teil des dissipativen Funktionals gilt
D(r; TV, de) == /(Tv’i : J€) dS. (2.92)

Qo
Auch die zweidimensionale Integration der Winkelabgigkeit hinsichtlich des vollen Raumwinkels,

Qo, in (2.92) kann numerisch mit der Gaul3-Legendre-Quadratur approximiert werden. Es ergibt sich
L
D(r; TV, 5€) ~ ng (Tv’i<7’, Q) : de(r, Qg)) , (2.93)
=1
wobei mitw, die Gewichte und mif2, die Gitterpunkte eines zweidimensionalen Gitters bezeichnet
werden. Diese Gitterpunkte werden dufeh:= (9, , ¢¢,) definiert. Rar die Indizes gilt/; = 1,..., L;
und/s = 1, ..., Lo mit dem Zusammenharfg= (¢; —1) L2+ /5, und es ergibt sichifr die Gesamtanzabhl,
L, der Gitterpunktd., = L1 Ls.
Um die hier angegebenen Integrafisén zu Bnnen, wird vorausgesetzt, dal die Viskaisit eine
quadratintegrable Funktion i8 ist, v € Lo(B). Im folgenden wird die Viskosittsverteilung durch eine
stiickweise konstante Funktion approximiert:

v(r, Q) = vge, (2.94)

wobeivy, die Werte der Viskositt an den Gitterpunktefry, €2¢) sind. Mit der Diskretisierung (2.94) der
Viskositatsverteilungaf3t sich aus dem Differenzenschema (2.28)

TV, Q) = (1 — ME)TY 7 (e, Q) — 2pp M€ (r, Q) furr € [rg, rps1] (2.95)
ableiten, wobeil/{, durch
M, = it gy (2.96)
Vki

definiertist. Mit der Approximation der Radialadmgigkeit vore durch finite Elemente geafd (2.86) an
einem Gitterpunkf), zur Zeitt’ ergibt sich aus (2.95)f die Radialabangigkeit des viskosen Anteils
der Spannungr"-?, die Form

Vi, Q) = Az(m)hlk + B;;(Qg)wky) + C;;(Qg)w fure € [, ropa].  (2.97)

Die Werte der tensoriellen Funktionety,, Bi undC’, werden hierbei an einem Gitterpurfki mit dem
folgenden Differenzenschema berechnet:
A () A () a(Qy;u’)
B () | =1 —My) | B () | —2mMig | b(Qpsul) | - (2.98)
Ci. () Cy () c(Q; u')
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Die SFER von V% in (2.97) ergibt sich mit Hilfe der TensoreA’, B% und C*, die im folgenden

mit dyadischen Basisvektoren der gplschen Koordinaten analog zu (2.88) beschrieben werden. Bei
Verwendung deBFER von de germaR (2.83) kann das Doppelpunkt-Produkt der Tensetehund de

furr € [rg, rx+1] in folgender Form angegeben werden:

VD) e ) = Al (DY [l (1) ()]
jm
* % |: i,rﬂ(Q)hi + Blic,rﬁ(Q) ¢k(r) + Clic,rﬂ(Q) wk+1(r):|
k T T

by [+ B @ M @)
Z [5€]m(r)ﬂm(ﬂ) + 56§m(T)D]m(Q)]*

(2.99)

Die FunktionenD;,,(€2), Fjm(€2), G (2) und Hj, (2) sind durch (A.37)—(A.40) definiert. Die Ap-
proximation vonée?m(r) mit finiten Elementen ergibt sich zu

5€?m(7") — a;\m((;u)hlk + b;‘m((Su) Q/Jkr(?") + C]A-m(CSU) 7/’l<:+r1 (1)

Mit (2.99) kann dann die Gaul3-Legendre-Quadratur (2.898)&s Doppelpunkt-Produkt an jedem Git-
terpunkt(2, berechnet werden.

furr € [rk,rk+1}. (2.100)

Nach der Berechnung des dissipativen Funktionatsefne radial und lateral variable Viskatis-
verteilung wird im folgenden eine nur radialabigige Viskositsverteilungy = v(r), vorausgesetzt.
Damit vereinfacht sich die Approximation (2.94) zu

v(r) =g (2.101)

mit v, der Viskositit am Gitterpunkt,,. Damit folgt, da auci/® = M (r) nur radialabhngig ist, und
der Index¢ unterdiickt werden kann. Aus (2.96) ergibt sich dann

M= EE i1 gy, (2.102)

Vg
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Fur die weitere Ableitung wird die Refsentation der Tensorety,, B} und C}, mit tensoriellen Kugel-
flachenfunktionen benigt:

ALQ) o | A

B i A

BLQ) | =Y. | BiY. | 2. (2.103)
ci) | T G

Hiermit ist es ndglich, das Differenzenschema (2.98) umzuformen in

i\ i—1,A A (a4
A j (u')

kogm , k,jm @

B, | = Q=M | B | = 2mMy | b, (u) | (2.104)
'7A —17)\ .
kijm Chm Chn(u)

Unter der Voraussetzung einer nur radial variierenden Visitssierteilungy = v(r), ist es ndglich,
das Differenzenschemérfdie spektralen Repsentationen der Tensordt},, B: undC’, auszufihren?
Mit der spektralen Reisentation gedf3 (2.103) folgt aus (2.97) die Beziehung

=3 Z TV Nq). (2.105)
jm =1
Hier werden die Koeffizienten d&FER von V! verwendet, die durch

; 1 (U ( ) VYr41(r)
V.5 q5A i\ E\T i +
™ = A+ B + C,me (2.106)

gegeben sind. Mit diesem Ausdruck ist eggtich, das Integral in (2.92) analytisch zu bestimmen. Mit
den Orthogonalétseigenschaften (B12) und (B13) in Martinec (2000, Anh. B) ergibt sich

1 .
/( 56 dQ = Z [ V’” ( )+ JTV”Q( )(56?;(7’)4‘ §JT};’11’3(T)(56?;(T)
Qo

+ §J(J — 2)7]\-;;Li’4(7')(56§;1(r) + 2J7’;;’rf’5(7')56?:1(7“) 4+ 2(J = 2)7 %5(r)6elr (1) .
(2.107)

In (2.78)—(2.81) und (2.107) ist zu erkennen, daf} die Terme mit dem Hochinklized, 2, 5, 6,
die mit den KoeffizienterUj’?m und Vj’jn der SFER und den zugebrigen Koeffizienten der Testfunk-
tionen 5Ufm und 61/;’;’n gebildet werden, entkoppelt sind von denen mit den Hochindizes 3, 4,
die von den Koeffizientel’ﬁ’[/fm und 5me abrangen. r eine nur radial variierende Viskoatsver-
teilung gibt es dementsprechend zwei ausgezeichnete Verschiebungen,atiedala Verschiebung,
Ujm(r)Sg.;nl)(Q) + V}m(r)S%(Q), und die toriodale Verschiebung,/jm(r)S%(Q). AufRerdem zeigt
sich in (2.78)—(2.81) und (2.107) die Undbigigkeit der Funktionen vom Index der spektralen Re-
prasentation, so dafif jedes gegebengedie Losungenifir den spariodalen und toriodalen Teil entkop-

pelt sind und @irm = —j, ..., 7 somit2j + 1 identische lbsungen existieren.

2Im ersten Teil dieses Abschnitts ist dargestellt worden, daR dies fiickirfe radial und lateral variierende Viskésiver-
teilung,v = v(r, 2), moglich ist.
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2.2.8 Spektrale Finite-Elemente-Repisentation

Mit der Berechnung der dissipativen Energie im vorausgehenden Abschnitt 2.2.7 istgéshindie
SFER der Losung des Randwertproblems (2.1)—(2.18) anzugeben. Dazu wird der Funktionéinraum
wie folgt definiert:

b k() 85,0 (9) + V() SO + Wh ok (1) S5

jm

u= > 2 X
7=0 m=—j k=1
]rnax ] P+1
7=0 m=—j5 k=1
Jmax J P+1 K

p= 2 2 2 PRbk(r)Yim(Q)

j=0 m=—j k=1

Jmax  J P+1[

(2.108)
Hier sindj.x der maximale Grad der endlichen Approximation der unendlichen Reihéie Anzahl
der finiten Elemente zur Rejsentation der Radialahgigkeit undV;, ein endlich-dimensionaler Teil-
raum von)/. Die Galerkin-Methode zur Approximation debsung des Randwertproblems (2.1)—(2.18)
ist das Auffinden vorfuy,, ¢p,, pr) € Vi, zu gegebener Zeit™!, das die Variationsgleichung

( Z+l7 ¢1+17p;1+1 (5’”}“ 5¢h7 6ph) == 5fi+1 (5Uh, 6¢h) v (6Uh, 6¢h7 5ph) S Vh (2109)

erfullt. Die diskrete losung(uy, ¢p, py,) des Galerkin-Systems linearer Gleichungen wird augsung
der SFER genannt. Die sich aus diesem System von linearen Gleichungen ergebenden &oldjen f
numerische Berechnung werden im Abschnitt 4.1 dargestellt.

2.3 Meeresspiegelgleichung

2.3.1 Einleitung

Im folgenden wird dieMSG abgeleitet und ihre Kopplung mit d&R dargestellt. Eine der ersten Be-
trachtungen deMSG ist in Farrell & Clark (1976) gegeben, auf die schon in Abschnitt 1.2 verwiesen
wird. Desweiteren sind hier als grundlegende Arbeiten Clark et al. (1978) und Peltier et al. (1978) zu
erwahnen. Neben verbesserten numerischen Implementierungen wuédenvggitere Phnomene, wie
zeitve@anderliche Kistenlinien, die Variation der Erdrotation oder das Aufschwimmen von Schelfeis
bericksichtigt (z. B. Mitrovica & Peltier, 1991; Johnston, 1993; Lambeck, 1993; Peltier, 1994; Milne &
Mitrovica, 1998; Milne et al., 1999; Johnston & Lambeck, 1999). Damit begann eine bis heute anhalten-
de Diskussioruber die korrekte Béicksichtigung dieser Rimomene und die optimale Implementierung
(z.B. Lambeck et al., 2003; Mitrovica, 2003).

2.3.2 Meeresspiegelgleichung im Raum- und Spektralbereich

Mit MSG wird allgemein die Gleichung bezeichnet, die die Umverteilung des Wassers in den Ozea-
nen aufgrund vorAnderungen im Eis-Ozean-System beschreibihvénd des Ausbildens der plei-
stoznen Eisschilde und deren Abschmelzen sind neben dem Massentransport auch igsseEdds

sich ve&indernden Geoids und der Deformation der Erde ziidisichtigen. Auch rezent&nderungen
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Abbildung 2.2: Schematische Darstellung derd@®en in deMSG. Die schwarze Gerade ist die Refereaefie,
die blaugepunktete Kurve das Geoid und digrgrepunktete Kurve die Erdobéxthe im aktuellen Zustand, die
um e bzw. v bediglich des Referenzzustands verschoben sind. Dieslimverschobene rotgepunktete Gerade
bezeichnet die uniform&nderung des Meeresspiegels.

im Eis-Ozean-System sind grurédglich in Betracht zu ziehen, werden in dieser Arbeit jedoch nicht
beriicksichtigt, da lediglich der Einflu® der pleisto®en Eisschilde untersucht werden soll.
Analog zur Beschreibung der Auflast in Abschnitt 2.2.2 werden Eis- und OzeanlasicheRias-
sen kondensiert. Es ergibt sich
a?0(Q,t) = pl9s"Io(Q, 1), (2.110)

wobeis*© die Flachenmassendichtg?'© die Volumenmassendichte urtl© die Machtigkeit der Eis-
bzw. Ozeanlast sind.
Fur die Berechnung dérR, verursacht durch dicaumlich und zeitlich variierende &henmassen-
dichte:
" (Q,t) = 0" (Q,t) + 0% (Q, 1), (2.111)

wird die spektrale Repisentation voa™ berbtigt. Diese ist gegeben durch

O'jm(t):/O'P(Q,t)Yﬁn(Q)dQ, (2.112)
Qo

wobei 2y den vollen Raumwinkel und,, (2) die skalaren Kugekfichenfunktionen (Anhang A.2) be-
zeichnet. Dieaumliche Repisentation der Bchenmassendichte durch spektrale Amplituden wird durch
den Zusammenhang

o (2,8) =D jm(t)Yim(Q) (2.113)
jm

gegeben. Dieaumliche Repisentation wird iir die MSG beritigt, da diese im Raumbereich gst
wird.
Dem Konzept deMSG liegen zwei Prinzipien zugrunde:

¢ die Masse im Eis-Ozean-System bleibt erhalten,
o die Ozeanoberdiche ist eind\quipotentialffiche.

Diese beiden Prinzipien finden sich in dd6G wieder:

s2(Q,t) = s"F(Q,t) + sNU(Q, ). (2.114)
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Hier bezeichnet"" den uniformen Anteil des Meeresspiegelanstiagsund s¥V dessen nicht-unifor-
men Anteil. Im folgenden werden die positivendBen als Anstieg definiertalit der Meeresspiegel, so
ist die entsprechende &3e daher negativ. In der Literatur wird dMSG zumeist als Integralgleichung
formuliert. In (2.114) ist die integrale Formulierung untérckt, jedoch wird diese bei der Berechnung
der Beitages"™ unds™V in der spektralen bzwaumlichen Repasentation ersichtlich. Desweiteren wird
in Abschnitt 2.5.2 dargestellt, wie mittels des Differenzenschmas@ieng deMSG in ein zweischrit-
tiges Losungsschemiaberfihrt wird.

In Abbildung 2.2 wird das uniforme Ansteigen des Meeresspiegels-tirskizziert. Zur Berechnung
von sVF wird das Prinzip der Massenerhaltung im Eis-Ozean-System herangezogen. Die Massenerhal-
tung wird in der spektralen Refsentation dadurch gérleistet, daf3ifr die Amplitude des Grades und
der Ordnung Null der Richenmassendichte

O'og(t) =0 V te [O,T] , (2.115)
gilt. Mit der heuristischen Definition der Ozeanfunktion

1 fir ozeanische Region
0(Q,1) = { g (2.116)

0 fur kontinentale Region

laRt sich mit (2.115) der uniforme Meeresspiegelanstieg in der Form,
s"F(Q,t) = hUE () O, 1) (2.117)

darstellen, wobei dessen ortsunabbgiger Anteil, A% (¢), durch folgenden Ausdruck gegeben ist:

_agolt) + g0 (1)
p°Opo(t)

In (2.118) ist zu erkennen, dafd zur Berechnung neben der spektraleisBgation der Eislast und der

hUF (1) = (2.118)

Ozeanfunktion auch die spektrale R&gpentation des nicht-uniformen Meeresspiegelanstiegs bekannt
sein muf3. Mith"F ist es ndglich die spektrale Repsentation der zugéhgen Fhchenmassendichte
anzugeben:
Tim(t) = p°hF (£) O (t). (2.119)
Durch die Beiicksichtigung der radialen Verschiebung,und der Geoidbhe, e, wird durch den
nicht-uniformen Meeresspiegelanstied, gewahrleistet, daR die Meeresobéadhe eineAquipotenti-
alflache ist. Die einzelnen Verschiebungen aus dem udidestReferenzzustand sind in Abbildung 2.2

skizziert. Ums™Y zu bestimmen, muf3 zuvor die spezielle Ozeariregmtation ge@hlt werden.

2.3.3 Ozeanrepasentationen

Die einfachste Ozeanrejmentation ist die Vorgabe einer zeitunabigen Ozeanfunktio)® (Q2) :=
O(Q,t = 0), wobei diese durch die vorgegebene Topograptiie(2), gegeben ist, und die Ver-
nachbssigung des Anteils™". Somit wird die Ozeanlast in der spektralen Resgmtation durch

a9 (t) = p°RUF (1) O (2.120)
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Abbildung 2.3: Schematische Darstellung d®RA. Die zeitunablngige Ozeanfunktior)®, entspricht einer
senkrechten Begrenzung des Ozeans. Der uniforme Meeresspiegelanstieg’(rdtat keinen EinfluR auf die
Ozeanfunktion.

gegeben. In Abbildung 2.3 wird diese Situation skizziert. Diese Ozedseptation wird im folgenden
mit ORA bezeichnet.

Wird die Annahme einer zeitunalhgigen OzeanfunktiorQ® (Q2), beibehalten, z@zlich aller-
dings die Radialverschiebung, und die Geoidbtihe,e, in derMSG beriicksichtigt, so kann der nicht-
uniforme Meeresspiegelanstieg wie folgt beschrieben werden:

sNU(Q, 1) = [e(Q, 1) — u(2,1)] OV(Q). (2.121)

Die Radialverschiebungs, wird aus der @&umlichen Repsentation verwendet und die Geditile, e,
mit Hilfe der Bruns-Formel (Heiskanen & Moritz, 1967) aus danmlichen Repsentation des lokalen
Inkrements des Gravitationspotentials,’, bestimmt:

@), ¢t
wobei das Vorzeichen entsprechend der Definition der Gravitationsbeschleunjingewahlt ist. In
diesem Fall ist auch das zweite Prinzip 848G verwirklicht, jedoch ist impliziert, da® innerhalb des
Ozeans jede Radialverschiebung und Gediithnglich ist, ohne dafl3 ein bestimmtes Gebiet trocken
fallen odertiberflutet werden kann. Dies ist in der Abbildung 2.4 skizziert. Die spektraleaReptation
der Ozeanlast ist dann durch

(2.122)

Thm(t) = O (t) + o (t) (2.123)

gegeben, wobei die spektrale Répentation der Bchenmassendichte des nicht-uniformen Meeresspie-

Abbildung 2.4: Schematische Darstellung d@RB. Neben dem uniformen Meeresspiegelanstieg (s5t), sind
hier noch die Radialverschiebung des Ozeanbodelis)gt , und die Geoidhe (blau).e, bericksichtigt. Die
durchgezogenen Linien zeigen den Referenzzustand, die gepunkteten Linien geben den aktuellen Zustand wieder.
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gelanstiegss™", durch

o (p) = / PO 1Y (2) d2 (2.124)
Qo

bestimmt ist. Diese Ozeanr&sentation wird miORB gekennzeichnet.

Die Annahme einer zeitunahhgigen Ozeanfunktion soll nun fallen gelassen werden, um eine reali-
stische Beschreibung der Variation deidtenlinien durch den Massenaustausch im Eis-Ozean-System
sowie der radialen Verschiebung und der Geohthzu ermglichen (Abbildung 2.5). Hierzu bedarf es
neben den Gi3enu, e und A" noch der Beiicksichtigung der Topographie. Wenn diese zu Beginn des
Berechnungszeitintervalls,= 0, fir den ungesirten Referenzzustand dur¢h’ () gegeben ist,dRt
sich eine Variation der Ozeanfunktion, und damit désténlinien, berechnen. Mit dem Kriterium, daf3
dort, wo der aktuelle Meeresspiegdder der deformierten Topographie liegt, Ozean ist, folgt

o1 { 1 fur e(,t) + hUF(t) > Q) + u(Q, 1) | (2.125)
0 fur e(Q,t) +h"F(t) < C(Q) +u(Q,t)

Andert sich die Ozeanfunktion, so ergeben sich folgende, in Abbildung 2.6 dargestellte, Situationen:
Entweder ein Teilgebiet ilt trocken” oder Land “wirdiberflutet”. Im ersten Fall mul3 bi#ksichtigt
werden, dalR dieses Gebiet nur durch dieatetich vorhandenen Wassermassen entlastet werden kann.
Das Volumen zwischen dem aktuellen Geoid und der deformierten Topographie kann wesedof&h gr
sein als das dieser Wassermasse. Hingegen erfolgt die Belastung des “neuen” Ozeangebiets durch die ge-
samte Wassermasse zwischen der deformierten Topographie und dem aktuellen Geoid. Indbeiden F
muf die deformierte Topographi€? + u, herangezogen werden. Ist durch (2.125) ein Kriterium gege-
ben, zur aktuellen Zeit, die Ozeanfunktion)(£2, t), zu bestimmen Rt sich der nicht-uniforme Anteil
des Meeresspiegelanstiegs durch folgende Gleichung angeben:

MU, 1) = [e(Q, 1) — uw(Q,0)] O(Q,t) — C(Q) [O(Q,t) — 09(Q)] . (2.126)

Die Betrachtung von (2.126)if die in Abbildung 2.6 dargestellten Situationen zeigt die unterschied-
liche Bestimmung vo™Y an einem Ort{2, auf, je nachdem, ob sich zur Zeieine Veanderung der
Ozeanfunktion im Vergleich zur Zeit= 0 ergeben hat oder nicht. Auch in diesem Fall wird die spek-
trale Repasentation der Ozeanlast durch (2.123), die Summeyrundo’, gegeben, wobei?, mit
(2.124) und (2.126) bestimmt wird.

Abbildung 2.5: Schematische Darstellung d@RC. Wie in Abbildung 2.4 werden hies"" (rot), u (griin) unde
(blau) beticksichtigt, jedochifhren diese Variationen zu einer zeitlichénderung der Ozeanfunktiod).
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Abbildung 2.6: Schematische Darstellung d&énderung der Ozeanfunktiod. In a wird skizziert, wie durch
das Ansteigen des Meeresspiegels ein Teil des Lamoedlutet wird. Inb wird hingegen ein durch das Absinken
des Meeresspiegels verursachtes Trockenfallen eines Teils des Ozeans gezeigt. Inddeidest Hie jeweilige
Situation zur Zeit’ mit durchgezogenen Linien und die sich ergebende Situation zutZéimit gepunkteten
Linien dargestellt. Die jeweiligen #sten sind mit schwarzen Punkten gekennzeichnet.

Eine weitere Besonderheit, die mit der zeitabbigen OzeanfunktiorQ(£2,¢), zusammenéngt,
ergibt sich, wenn Eis in Gebieten liegt, die hach obiger Bedingung (2.125) andernfalls Ozezm w
jedoch das Ozeanwasser dort vartyen. Dies wird durch eine Zitzliche Bedingung in der Definition
der zeitabhngigen Ozeanfunktion beschrieben:

O, 1) == (2.127)

1 fur e(Q,t) + AU (t) > ¢Q) +u(Q,t) As®(Q,t) =0
{ 0 fur e(Q,t) +h"F(t) < CV(Q) +u(Q,t) Vv s®(Q,t) #0
Hierdurch ergibt sich eine neue Komplikation. Wenn das wasseiegende Eis eine so geringeibhtig-
keit, s*, hat, daf} es bei der an diesem Ort herrschenden Wassertiefe aufgrund der geringeren Dichte auf-
schwimmen viirde, dann darf es nicht als Eislast betrachtet werden. Die Definition (2.12icsarhtigt
diese Moglichkeit nicht und wirde somit zu einer zu geringen La&hfen. Dieses Aufschwimmen von
Eislasten wird dadurch beschrieben, dall dii®, t) = 1 gilt und die entsprechende Eislast zur Ozean-
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gesamtmasse gafalt wird:

1 fure(,t) + hUF(t) > Q) + u(Q,t) A s®(Q,t) < OSO(Q,t)

(2.128)

oo

O(Q,t) =

0 fure(Q,t) + AV (t) < Q) +u(Q,t) vV s®(Q,t) > —=5°(Q, 1)

bm‘bb ‘b

Diese Definition der zeitaliimgigen Ozeanfunktion wird im weiteren herangezogen, wenn die Ozean-
reprasentationORC verwendet wird. Die numerische Implementierung der verschiedenen Ozeanre-
prasentationen einschlielich der Beksichtigung der vorgegebenden Topographi&(£2), wird in
Abschnitt 4.2 betrachtet.

2.4 Postglaziale Variation der Erdrotation

2.4.1 Einleitung

Die Umverteilung von Eis- und Wassermassen bewirkt nicht nuv&ealer Erde und die damit einher-
gehende Meeresspiegelderungen, die in den Abschnitten 2.2 und 2.3 beschrieben sind, sondern auch
eine Anderung der Erdrotation. DieseuRert sich in der Tagésige@nderung, d. h. der Variation des
Betrags der Rotationsgeschwindigkeit, und in der Polwanderung, d. h. der Variation der Richtung der
Rotationsgeschwindigkeit. Diese Variationen wirken sich auf das Zentrifugalpotential und die Deforma-
tion der Erde aus, durch die wiederum der Meeresspiegahdert wird. Daran wird deutlich, daR hier

eine Kopplung mit deW'R undMSG besteht.

In derélteren Literatur finden sich Erdmodelle mit radialer Viskétsiverteilung zur Berechnung der
Deformation der Erde und der@tngen des Gravitationspotentials aufgrund von Auflastvariationen, mit
denen dann didnderung der Erdrotation bestimmt wurde. Dabei wurde zur BerechnungRléibli-
cherweise die Laplace-Transformations-Methode verwendet. Hierbei wurden die Differentialgleichun-
gen, die dieVR beschreiben, in den Laplace-Bereich transformiert, als entkoppeltes Gleichungssystem
geldst und anschlieRend dort die linearisierte Liouville-Gleichung bestimmt (z. B. Wu & Peltier, 1984;
Ricard et al., 1993; Vermeersen & Sabadini, 1996; Mitrovica & Milne, 1998). In den neueren Arbeiten
wurde auch die Kopplung mit d&SG beriicksichtigt.

Im Gegensatz zu dieser Methode wird hier die Berechnung der Liouville-Gleichung im Zeitbereich
aufgezeigt. Diese Methode kann mit dem Differenzenschem&HER kombiniert werden. Die Be-
stimmung des Tagheitstensors aus den mit déR verbundenen @f3en und die Methode zurlsung
der linearisierten Liouville-Gleichung in sptischer Approximation wird in den folgenden Abschnitten
erlautert und folgt der Darstellung von Martinec & Hagedoorn (2005).

2.4.2 Tragheitstensor im Referenzzustand

Die Erde wird fir die Betrachtung der Erdrotation als inkompressibles, viskoelastisches Kontinuum
angenommen, das sich zur Zeit= 0 im hydrostatischen Gleichgewicht befindet und mit konstanter
Winkelgeschwindigkeitw©, um ihr Massenzentrund), rotiert (Abbildung 2.7). Dieser Referenzzu-
stand wird als initialer Rotationszustand bezeichnit.die Beschreibung desdgheitstensors wird ein
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kartesisches, mitrotierendes Koordinatensystemagptwbei dem in der Lagrange-Formulierung (An-

hang A.1) die AchsenX;, X, und X3, mit den Basisvektorerg;, es und e3, zusammenfallen und

das gevithlte System das Tisserandsystem ist. Die Haaghieitsachsen der Erde stimmen demnach mit

den Koordinatenachsen im Referenzzustabdrein. Mit.4, B undC sind die Hauptégheitsmomente

bezeichnet, wobei die uniforme Rotation im initialen ZustandXigmmit der Achse des @idten Haupt-

tragheitsmoments zusammalif. Dann ARt sich die Winkelgeschwindigkeit wie folgt augdken:

w® =wes.

(2.129)

Das Volumen der Erde im initialen Rotationszustand wird Mitind die entsprechende Volumenmas-

sendichte mip® bezeichnet. Der Rgheitstensor im initialen Rotationszustand hat die Form

cY = / POX) (X - X)I - X ® X] d°X,

X

(2.130)

wobei das Integral in der Lagrange-Formulierung gegeben ist. Hier bezeichnen der Punkt und das Kreuz

das skalare bzw. dyadische Produkt zweier Vektoren.

Fur die weitere Beschreibung wird angenommen, daf3 durch eine Auflast die Erdeaeiméch und

zeitlich variierenden Deformation unterliegt, die eine instantane Rotdthoiesung nach sich zieht.

In Abbildung 2.7 bezeichnet die Position eines Parti-
kels des deformierten Kontinuums im aktuellen Rotationszu-
stand im Koordinatensyste®(ry, 2, r3), das sich im initia-

len Rotationszustand an der Positi&h befunden hat. Das
Volumen des deformierten Kontinuums im aktuellen Rota
tionszustand isik und die Volumenmassendichte ist gege
ben durchp. Im folgeden ist angenommen, dal3 die Syste-
me O (X1, X2, X3) undO(r1, 12, r3) identisch sind. EsAl3t

sich der instantane @gheitstensor des aktuellen Rotations- B

zustands durch

C™(t) = / o(r,t)[(r-m)I —rer]dr (2.131)
R(t)
beschreiben, wobe®™ den Tiagheitstensor aufgrund der
(internen) Reaktion des Kontinuums bezeichnet. Um i
Integral in (2.131) von der Euler-Formulierung auf die
Lagrange-Formulierungiberzugehen, ist die Beziehung
zwischen den Volumenelementéh- undd® X (Wolf, 2003,
(2.49)):
dr=XdBX

X3
4>
oX
50(X)
X X
0]
T3
D w(t)
YO (r,t)
o(r,t) IR (t)
r(X,t) 72
0]

(2.132) Abbildung 2.7: Skizze des initialera)

und aktuellen If) Rotationszustands der

und das Prinzip der Massenerhaltung in der Lagran%
Formulierung (Wolf, 2003, (4.28)):

pO(X) = ¥ o(r(X, 1), 1) (2.133)

rde. Das Inkrement der #&henmassen-
dichte ist mitx® (r, t) bezeichnet.
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anzuwenden. Hier isf* die Jakobi-Determinante (Wolf, 2003, (2.4)) der Transformation zwischen
dem aktuellen Rotationszustand des deformierten Kontinuums und dem initialen Rotationszustand. Die
Variablen in (2.131) &nnen damit in die Lagrange-Formulieruialgerfihrt werden:

Cc*(t) = / pO(X) [(r(X,t) - r( X, NI —r(X,t) @r(X,t)] dX. (2.134)
X
Weiterhin ist zu beachten, dal3 die oben zugrunde gelegte Deformation durch eine Umverteilung
von Masse auf der ObeéithedOR hervorgerufen worden ist. Diese (externe) Auflagirf zu einem
zusatzlichen inkrementiellen agheitstensoilC ", der folgende Form hat:

CV=(t) = / SO, t) [(r-r) — 7 7] d2r. (2.135)
IR()

HieristX® (r,t), » € IR, das materielle Inkrement derdéhenmassendichte udéi- das Oberfichen-
element in der Euler-Formulierung.

Im Gegensatz zu (2.133) wirdif X® nicht das Prinzip der Massenerhaltung in der Lagrange-For-
mulierung abgeleitet, da hier etliche Béigge zu beachten sind, wie die Variationen der Topographie
und Bathymetrie sowie die Deformation des Ozeanbodens und das Zeitgdp Gravitationsfeld. Der
Ubergang von der Euler-Formulierung in die Lagrange-Formulierung erfolgt mit Hilfe der Definition
der inkrementiellen Piola-BEhenmassendichte?, die im Gegensatz z24® nicht die Masse per defor-
miertem Fachenelement]?r, angibt, sondern sich auf das undeformiertiechenelement]? X, bezieht
(zur Ableitung eines Piola-Feldes siehe Wolf, 2003, (4.3)). Aufgrund der Massenerhaltung folgt der
Zusammenhang

YO (r, t)d*r = 0¥ (X)d*X. (2.136)

Mit (2.136) kannC'™“=* in der folgenden Form geschrieben werden:

C(f) = / (X1 [(1(X. 1) - (X, ) T — (X, 1) @ r(X, )] X, (2.137)
ox

in der im Integral die Lagrange-Formulierung verwendet ist. Dégfeitstensor des aktuellen Rotati-
onszustands, ergibt sich durch Addition der Beéige zu:

C(t) = C™(t) + CV=(t). (2.138)

2.4.3 Inkrementieller Tragheitstensor

Fur die weitere Beschreibung wird angenommen, daf3 die beschriebene Deformatamzum aktuel-
len Rotationszustandihrt, klein im Verlaltnis zua ist. Dann kann die Bherung der geometrischen
Linearisierung auf den &gheitstensoC™ angewendet werden, so daf} dieser dann als Summe des
Tragheitstensor€;, im initialen Rotationszustand und dem zeitabgigen inkrementiellen @gheits-
tensorsCV™" beschrieben wird:

C™(t) = C? + CV™(t). (2.139)
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Um C™™ aus (2.134) und (2.139) zu bestimmen, wird die Linearisierung des Integranden in (2.134)
berbtigt:

(r(X,t) - r( X, ) I-—r( X, )er(X,t) = (X - X+2X -u)[-X®X - Xou—-uxX. (2.140)

Diese Naherung ist bis zur ersten Ordnungjin|| exakt. Hiermit &f3t sich der inkrementielle dgheits-
tensor wie folgt beschreiben:

CYn(t) = / PX)[2(X - u(X, )T - X @u(X,t) —u(X,t) o X] X (2.141)
X
Zur Linearisierung des &igheitstensor€ ™= wird die GioRBenordnung, der Fhchenmassendich-
te betrachtet, die aufgrund des isostatischen Prinzips die gleiche istjndiefinterne Massenumvertei-
lung, p© [lu|:
O(o") = O(p"”|lul). (2.142)
Somit kann belC'™= die gleiche Genauigkeit bei der Linearisierung verwendet werden wi€'Bét.
Mit (2.137) folgt aus (2.140) die bis zur ersten Ordnungjd| exakte Linearisierung

CO™(t) = / (X, [(X - X)I - X ® X] d°X. (2.143)
oxX

Es wird demnach eine &tung des Tagheitstensor€; ), des initialen Rotationszustands durch eine
externe Last auf der ObeifthedX und der damit verbundenen internen Massenumverteilungj in
betrachtet. Das Inkremer”, das diese $rung vonC® beschreibt, ist durch

CY(t) = CY*(t) + CI™(¢) (2.144)

gegeben. Es sei angemerkt, dal die Erdatzlish durch das variierende Zentrifugalpotential deformiert
wird, was allerdings hier unbécksichtigt bleibt.

2.4.4 Linearisierte Liouville-Gleichung

Die Liouville-Gleichung beschreibt die Drehimpulserhaltung bélbergang der Erde vom initialen in
den aktuellen Rotationszustandirklie folgende Herleitung der linearisierten Liouville-Gleichung wird
die Beschreibung des Drehimpulsé#, berbtigt. Mit der Winkelgeschwindigkeity, im aktuellen Ro-
tationszustand ist der Drehimpuls durch

H(t) =C(t) - w(t) + h(t) (2.145)
gegeben. Der relative Drehimpuls, wird durch die Gleichung

h(t) = / o(r,t) [r x V(r,t)] dr (2.146)
R
bestimmt, die nach defdbergang von der Euler- zur Lagrange-Formulierung folgende Form annimmt:

h(t)—/p<0>(X) [r(X,t) x V(r(X,t),t)] &®X. (2.147)
X
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Hier ist V (7, t) der Geschwindigkeit in der Euler-Formulierung. Aufgrund des hydrostatischen Gleich-
gewichts im initialen Rotationszustand folgt mit (A.3)

du(X,t)

V(X ).t = —

. (2.148)

Die geometrische Linearisierung von (2.147), exakt bis zur ersten Ordnujng)|iist gegeben durch

h(t) = / pO(X) [X X ‘m(;f’t)] dX. (2.149)

Solange keiraulReres Drehmoment angreift, wird die Variation der Erdrotation durch das Prinzip der
Drehimpulserhaltung, d. h. die Liouville-Gleichung

d
pn [C(t) - w(t)+ h(t)] +w(t) x [C(t) - w(t) + h(t)] =0, (2.150)
beschrieben. Die aktuelle Winkelgeschwindigkeit,kann als Summe der Winkelgeschwindigkeit im

initialen Rotationszustand;®, und einer Sirung,w®m, wie folgt dargestellt werden:
w(t) = w +wm(t). (2.151)

Die in (2.151) eingdihrte dimensionslose vektorielle @3em beschreibt somit die normalisierte Varia-
tion der Erdrotation, wobei die Komponenteny undms die Auslenkung der Rotationsachse aus dem
initialen Rotationszustand zur Zeit= 0 in den aktuellen Rotationszustand zur Zeit 0 beschreiben,
undms die Anderung des Betrags der Rotationsgeschwindigkeit angibt.

Unter der Annahme, da@, m und h kleine GibRen sind, ist es ayglich, Quadrate, Produkte und
hohere Ordnungen dieser @en zu vernachksigen. Mit der Substitution va@(t) = C + C™W(t)
und (2.151) in (2.150), der beschriebenen Vernastigung der Termedherer Ordnung und mit Hilfe
der Definitionen der komplexen GiRen

m(t) = my(t) +ima(t), (2.152)
CO(t) = CW(t)+iCs (1), (2.153)
h(t) = hi(t) + iho(t) (2.154)

kann die linearisierte Liouville-Gleichung gewonnen werden:

Aw@rm(t) —i(C — AwP?m(t) + w@CO(t) + iw@2CV(t) + h(t) + iw@h(t) = 0, (2.155)
Cw@rnz(t) + O5 (Hw® + ha(t) = 0. (2.156)

A und( sind die beiden Hauptigheitsmomente vo&® im initialen Rotationszustand. Unter Verwen-
dung der Anregungsfunktionen

(1) = (C_lw[w(O)C“)(t)—i—h(t)], (2.157)
) = o WO (1) + hs()] (2.158)

Cw©®
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wobei

x(t) = x1(t) + ixa(t) (2.159)
eine komplexe Kombination der Komponenten und x5 analog zu (2.152)—(2.154) istft sich die
linearisierte Liouville-Gleichung in der folgenden Form ableiten:

me) + 55t = x(t) ~ — (), (2.160)
ms(t) = —xs(t). (2.161)

In (2.160) ist .
g (C_f“’ (2.162)

die Euler-Frequenz der starren Erde. Unter der Annahme, daf3 im initialen Rotationszugtand) =
0, x(t =0) = 0 und xs(t =0) = 0 ist, lassen sichifr die linearisierte Liouville-Gleichung (2.160)
bzw. (2.161) die bsung (Moritz & Mueller, 1987, Abs.5.4.1)

t

mt) = —iAP <1+:@)/X(t)e“E(t—ﬂ df—%x(t), (2.163)
0

ms(t) = —xs(t) (2.164)

fur jede Zeitt € [0,7];T > 0 angeben.

An den Gleichungen (2.157)—(2.164) ist die Allgigkeit der Bsungenn undms von den karte-
sischen Komponentefi{y, C5; undCS; des inkrementiellen Bgheitstensor<y ™, und vom relativen
Drehimpuls,h, zu erkennen. Durch diese @3en werden die&sungen vollstndig beschrieben.

2.4.5 Lokales Inkrement der Dichte

Beim Ubergang vom initialen in den aktuellen Rotationszustand wird auch die Volumenmassendichte
geandert. Diesé&nderung kann mit dem lokalen Inkremept®’, der Dichte im initialen Rotationszu-
stand, o, in der Euler-Formulierung beschrieben werden (z. B. Wolf, 1991), das wie folgt definiert ist
(Anhang A.1):

0o = o(r,t) — 0 (r). (2.165)

Das lokale Inkrement der Dichte ist mit der linearisierten Massenerhaltungsgleichung (2.133) in der
Lagrange-Formulierung auch durch

p (X, t) = —div [p(X)u(X, )] (2.166)

gegeben, wobei dieser Ausdruck exakt bis zur ersten Ordnuljpg|jrist. Aufgrund der Linearisierung

in (2.166) kann das lokale Inkrement?’, der Euler-Formulierung mit dem lokalen Inkremegit;’, der
Lagrange-Formulierung gleichgesetzt werden, welches im folgenden verwendet wird. Der inkrementielle
Tragheitstensor, der durch das lokale Inkrement der Dichte im Referenzvoltirhervorgerufen wird,

ist dann wie folgt definiert:

C*(t) = / PI(X ) [(X-X)I - X ®X] PPX. (2.167)
1%
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Um aus der alternativen Beschreibung (2.166) den inkrementielbiggh@itstensoi” #, zu bestimmen,
wird das Green-Theoreniif eine differenzierbare Vektorfunktioay, und einen Tensoff’, berbtigt:

(diveo)Td*X = [ (n-w )Td>’X — | [(n-w)T)" dS — [ (w-gradl)d®X.  (2.168)
/ / / /

X oX X

Hier bezeichnetz~ die GioRe auf der Innenseite der Obadhed X undn die nach auRen weisende
Einheitsnormale aud X oderX. Wird p® genmald (2.166) zur Bestimmung desdgheitstensore ”
herangezogen und in (2.168) = —p@u (X, t) gesetzt, dann ergibt sich

Crt) = /JE(X,t)[(X-X)I—X®X] dx.

%

— / AONX ) [(X - X)) - X ®X] d*°X
ox

- / PO (X)u(X,t)-grad[(X - X)I - X @ X] d°X. (2.169)
X

Die in (2.169) verwendeten &henmassendichtert undo?* sind wie folgt definiert:

(X, t) = [p2(X)(n-uw(X, )] aufy, (2.170)
(X, t) = pO7(X) (n-u(X,1)) aufox. (2.171)

Mit — wird gekennzeichnet, daR die entsprechendéif3&m auf der Innenseite der Obacthe betrachtet
werden. Zur weiteren Vereinfachung von (2.169) werden Differentialidgatitfir Tensoren:

uw-grad(X - X)I] = 2(X-u)l, (2.172)
u-gradX®X) = XQutuX (2.173)

herangezogen. Werden diese in den letzten Summanden von (2.169) eingesetzt, ist dé&R€R deth)
identisch mitC™™, und es folgt

C(l)in(t) = C’(t) — C=(t) + C?*(t). (2.174)

Durch (2.174) werden die inkrementielleré@heitstensoren definiert, die sich auf die Deformation einer
internen Grenzéiche,C*, und der Oberiche,C?*, beziehen:

C*(t) = / oZ(X, ) [(X - X)I - X ® X] d%, (2.175)
%

Co*(t) := / (X, ) [(X - X)) - X ® X] d*X. (2.176)
ox

Die Zerlegung vorC "™ in (2.174) in drei Anteile wird in Abschnitt 2.4.8 verwendet, um die MacCullagh-
Formel abzuleiten.
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2.4.6 Alternative Beschreibung

Neben der in Abschnitt 2.4.8 abgeleiteten MacCullagh-Formel, die dann im weiteren zur Bestimmung
der bemtigten Komponenten des inkrementielleradheitstensors”, verwendet wird, soll hier ei-
ne Alternative aufgezeigt werden. Diese beschreibt zum einen die direkte Berechnu6y'vomund
den BeitagenC*, C* und C?* zu C™V™ und zum anderen wird eine dglichkeit der numerischen
Uberpiifung der Ergebnisse der MacCullagh-Formel gegeben.

In den Gleichungen (2.143), (2.167), (2.175) und (2.176) treten Integranden der Form

(X - X)I- X ®X]

auf. Fir die kartesischen Komponentéh mit ¢ = 1, 2, 3, dieses Tensors ergibt sich

—X1X3 furi=1
(X -X)T-X©X]3={ —X2X3 firi =2 . (2.177)
X+ X3 furi =3

Auch hier sollen in der weiteren Beschreibung die&dthen Koordinatelr, 2) verwendet werden.
Werden die Ausdrcke der rechten Seite von (2.177) mit den skalaren Kagdiénfunktionen

/5
}/20(9) = 1677[' (3 COS2 Y — 1) s
/15 . ;
Y21(Q) = — 8—511119005‘?96“0
T

verglichen, so lassen sich diese in folgender Form angeben:

X1 X3 —iX9X3 = r?sind cos e = —2 %7"25/2*1(9)7

(2.178)
X?+ X3 =r?(1—cos?V) =2r? [1—2,/TV(Q)] .
Werden diese Ausdcke fir den Integranden in (2.143) eingesetzt, ergibt sich
* 2
[CW=®)]" = 24/ Tg / o (X, 1) Y5, ()’ d° X, (2.179)
X
CW™(t) = % / o (X,t) [1 — 2\/§YQO(Q)] r2d® X, (2.180)
ox
wobei die Definition
CO™ = O™ (t) + 0™ (t) (2.181)

verwendet ist. Br die inkrementiellen Tagheitstensore@*, C°* und C* kdnnen analoge Ausiicke

zu (2.179) und (2.180) gefunden werden, indémdie FEchenmassendichte?, nun die Gbliens*,
%% und p'® eingesetzt werden und die Integration entspreclidied die Oberfiche,0.X, die Grenz-
flache X, oder das VolumenY, ausgefihrt wird und komplexe Kombinationen analog zu (2.181) gebil-
det werden:

[Cr(t) = Co(t) + C* ()] = 24/ / P (X, )Y ()r?d* X
X
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o= (X, )Yy (Q)r?ds

|
M~

+ a”(X,t)Yfl(Q)erX] : (2.182)
ox
P > ox _ 2 (a) m 213
Cy(t) — C3(t) + C33° (1) = 3 {/ p(X,1) [1 - 2\/;3/20(9)] rid X
X

o*(X,t) [1 - 2\/§YQO(Q)} r2dY
- o%*(X,t) [1 — 2\/§Y20(Q)} erQX} . (2.183)

oxX

|
M

Die hier gezeigte Umformung ist nichiif den inkrementiellen Bgheitstenso€ ™™™ moglich, da der
Integrand in (2.141) nicht von der ForfX - X)I — X ® X ist, was die Grundlage dieser Ableitung
darstellt.

2.4.7 Lokales Inkrement des Gravitationspotentials

Fur die Berechnung des inkrementielleragheitstensors mittels der MacCullagh-Formel, die in Ab-
schnitt 2.4.8 abgeleitet wird, ist es notwendig das lokale Inkrement des Gravitationspotefitialsit
Hilfe der lokalen Inkremente der Volumenmassendichte),, und der Fhichenmassendichten der Last,
o), der deformierten Gren#the o>, und der deformierten Obeéfthe o2, darzustellen. Analog zur
Betrachtung der Beifige zum inkrementiellen &gheitstensor kann das lokale Inkrement des Gravita-
tionspotentials¢®’, in den Beitrag der Last)®**, und den der internen Massenumverteilung) ™,
aufgespalten werden:

O (X, 1) = (X, 1) + 6" (X, 1), (2.184)

Diese Beitage kbnnen durch die entsprechenden Newton-Integrale bestimmt werden:

PNH(X, )= — G / dQX’ (2.185)
1X - X'| X |
i p(A> X/ 3 v/ ) /
PN X, t) = — G/ dX G 7@
1X - X'| X — X'
dX X/
- G / d2X’, (2.186)
X - X||

wobei hierX der Aufpunkt undX’ der Quellpunkt ist. Mit der Darstellung des lokalen Inkrements des
Gravitationspotentials durch die Newton-Integrale (2.185) und (2.186) sind die Voraussetzimdien f
Ableitung der MacCullagh-Formel gegeben.
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2.4.8 MacCullagh-Formel iir das lokale Inkrement des Gravitationspotentials

Der Vergleich der Darstellungen der Béigge zum inkrementiellen @gheitstensor und der Beige
zum lokalen Inkrement des Gravitationspotentials zeigt, dal3 jeweils das lokale Inkrement der Volumen-
massendichtey®), der Fhchenmassendichte der Last, der deformierten Grenzthe,s*, und der
deformierten Oberéiche,c?*, eingehen. Dies weist darauf hin, daR auch im Gravitationspotential alle
Informationen vorhanden sind, die ligigt werden, um den inkrementiellenafjheitstensor zu bestim-
men.

Diese Idee liegt der MacCullagh-Formel zu Grundiér. #eren Ableitung wird das lokale Inkrement
des Gravitationspotentialg{*’, auBerhalb des Volumens mit Hilfe der skalaren Kugelfichenfunktio-
nen (Anhang A.2) dargestellt. Hierzu wird das Inverse des AbstaXds- X'|| fur» > r’ durch

1 Ar
HX—X'n:?Z 2;+1< > Z Yim (D (V) (2.187)

entwickelt (Kellogg, 1929, Abs. 5.2), wob& = (r, 2) die splarischen Koordinaten bezeichnet. Wird
(2.187) in die Newton-Integrale (2.185) und (2.186) eingesetzt und die Reihenfolge der Sunimation
den Gradj und die Ordnungn der Entwicklung mit der Integratioiberr’ und €2’ vertauscht, ist das
Potential @), fur X auBerhalb vot’ durch

6 (X, 1) :i ZJ: ( )“1 ()Y (Q) (2.188)

]:0 m=—j

gegeben, wobeilir die Koeffizienten
©jon(t) = 5, () + B, (1) (2.189)

gilt. Hierbei sind®sy, bzw. @' die Koeffizienten der Potentihderung beiglich der Last bzw. bérglich
der Reaktion der Erde. Die jeweiligen Koeffizienten werden beschrieben durch

ex _ 47TG P * j 2
%ult) =~y / o™ (X, )Y () X, (2.190)
ox
AnG

P (1) = — :
Jm( ) (2] + 1)aj+1

/p(A)(X’tﬂ/j*;n(Q)Tj dBX—/UE(X’t)Y;;n(Q)Tj ax
Y b

+ / o (X )Y, (Q)r d°X (2.191)

oxX

Fur die weitere Ableitung sind die Koeffizienten der Potentialentwicklung vom Grad® von beson-
derer Bedeutung, weshalb sie hier gesondert angegeben werden:

4
o (t) —5%? o (X, )Y, (Q)r? d® X, (2.192)
. 4

din (1) —5%(; / A(X, )Y (Qrid3X — / o™ (X, 1)Ys, (Q)r? dS

X P
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+ / o (X, ) Yo (D2 d?X | . (2.193)
ox
Mit (2.192) und (2.193) lassen sictirfdie Ordnungn = 1 (2.179) und (2.182) zu
5 a3
(1)ex _ o - ex *
CO) = -\ o= RO, (2.194)
b)) oxX 5 a3 in *
Cr(t) —CH(t) + C (1) = —\/— = [5(?)] (2.195)
6 G

umformen. Mit (2.174) folgt, daB3 die linke Seite von (2.195) glei¢®™ ist, und es lassen sich die
inkrementiellen Tagheitstensoren bigglich der Last und der Reaktion in der gleichen Form angeben:

C(l)eX\in(t) — g a73 [q)ex\in(t)] * ) (2196)
Ver g1 2
Werden diese Beiige zuC'” summiert ergibt sich die erste MacCullagh-Formel:
CO) = =42 [y (1)) (2.197)
6 G

Die erste MacCullagh-Formel stellt somit einen Zusammenhang zwischen den kartesischen Komponen-
ten, C{y und CS;, des inkrementiellen BgheitstensorsC ™), und dem Koeffizientedy; des lokalen
Inkrements des Gravitationspotentials her.

Fur die Ordnungn = 0 ergibt sich beéhnlichem Vorgehen aus (2.192) und (2.198)die beiden
Beitrage des inkrementiellen dgheitstensors

(1)ex 1 o (I3 ex 2 P 2 52
oxX
n 1 /5a3 ., 2
Cg"(t) = 3\/;G 20(1) + 3 {/ PN (X, t)r*d* X
X

- / o™ (X, t)rds + / o (X, t)rid?X | . (2.199)

2 oxX

Die Integrale in (2.199) &nnen umgeformt werden, wenn das Green-Theorem

(divee)r?d3X = | (n-w )r?d*’X — | [(n-w)]Td2 -2 | (X w)d®X (2.200)
[ / /

angewandt wird. Wirdew = —p@(X)u(X,t) gewahlt und werden die Definitionen (2.166), (2.170)
und (2.171) der Volumen- und &henmassendichten Beksichtigt, gilt

/p(A>(X,t)T2d3X = /O'E(X,t)T2dE—/O'aX(X,t)T‘2d2X
X % ox
+ 2/p<0>(X)(X-u(X,t))d3X. (2.201)
X
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Mit Hilfe dieses Zusammenhangs ergibt sich aus (2.199) folgender Ausdruck:

1)in 1 5 a3 in 4
5™ (1) = 3\/;Gq’2o(t) + 3/ PV (X) (X u(X,1)d°X. (2.202)
X

Um die zweite MacCullagh-Formel angeben Zinken, sind noch die Integrale in (2.198) und (2.202)
zu bestimmen. Mit den Idenéiten

(X -X)[-X®X] = 2(X-X), (2.203)
Tr2(X - X)I-X@u—-ueX] = 4X-u), (2.204)

wobei Tr der Spur-Operator ist, und durch Anwendung dieses Operators auf (2.141) und (2.143), ergibt

sich
R P
ax
TrCWn(t) = 4/p(0)(X)<X-’u<X,t))d3X. (2.206)
X

Mit dieser Darstellung der Integrale lassen sich nlé@x und ng)i“ aus (2.198) und (2.202) in gleicher
Form beschreiben:

i (1) = 1\F“3<1>e““(t) T ST [C e 1), (2.207)
33 3 T G 20 3
Durch Addition der beiden Be#ige B3t sich die zweite MacCullagh-Formel angeben:
1 /5a3 1
(1) — .= - (1)
O3 (1) 3 \/; a Do (t) + 3Tr[C )], (2.208)

mit der ein Zusammenhang zwischen der kartesischen Kompo@ghtedes inkrementiellen Bgheits-
tensors und dem Koeffizientar,, des lokalen Inkrements des Gravitationspotentials und der Spur von
C™Y hergestellt ist.

Mit den MacCullagh-Formeln (2.197) und (2.208) lassen sich nun diétlggen Komponenten des
inkrementiellen Tagheitstensors auf analytische Weise bestimmen. In Abschnitt 4.4 werden diese Er-
gebnisse mit denen der alternativen Beschreibung in Abschnitt 2Zidefinfe vorgegebene Deformations-
geschichte verglichen.

2.4.9 Zentrifugalpotential

Der Ubergang aus dem initialen in den aktuellen Rotationszustand kann durch die Zentrifugalkraft be-
schrieben werden, die sich im lokalen Inkrement des Zentrifugalpotentigls, ausdiickt. Mit dem
initialen Zentrifugalpotentiak)®, folgt

P = (X, 1) — O (X), (2.209)

wobeiy (X, t) das Zentrifugalpotential des aktuellen Rotationszustands ist. Mit
PO(X) = —% (W)X - X) = (w? - X)], (2.210)
Vi t) = —:[Pr-r)— (w-r)] (2.211)
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(z.B. Grafarend et al., 20002Rt sichy)®) als Funktion vonm, dem Vektor der Variation der Erdrota-
tion, darstellen (z. B. Dahlen, 1976; Moritz & Mueller, 1987):

P = w@? [m X1 X3 + moXo X3 — ma (X7 + X3)], (2.212)

was exakt bis zur ersten Ordnunglim || ist. Aufgrund der linearisierten Theorie sind die lokalen Inkre-
mente in der Euler- und der Lagrange-Formulierung identisch, sa/dfaRX , t) gilt. In der spektralen
Rep#ésentation mit Termen des Grades 2 folgt dann mit (2.212) aus (2.178) die Beziehung

1
V(X ¢) = %wm)zﬁmg(tH (2)2 [ 3 T () Yem()] (2.213)
m=—1

wobei die Koeffizienten durch

Uoo(t) = g\/zwwﬂa?mg (2.214)
or(t) = ) T2 (1) — ima(0)] (2.215)
Uaai(t) = —[Tu(d) (2.216)

gegeben sind. Demnaclagty(®) zur Veranderung des Gesamtpotentials bei, so daf’ es auch die Geoid-
hdhe beeinfluf3t. DieseiRkkopplung in dieMSG wird in Abschnitt 2.5 betrachtet.

2.4.10 Splarische Approximation

Fur die Beschreibung deRT ist der initiale Rotationszustand ein Rotationsellipsoid (Abbildung 2.7),
jedoch werdenifr die Beschreibung die Amplituden der spektralen Regpntation voa: und vong®
verwendet, dielir dieVR in der splarischen Approximation bestimmt werden. Um in der Beschreibung
derRT konsistent zu sein, mul3 diese nun auch in dedspbhen Approximation ausdgéfrt werden, was
gleichbedeutend mit der Vernaélskigung der Topographie und der Abplattung der Erde ist. Die Ober-
flache,0X, der Erde ist dann die einer Kugel mit mittlerem Erdradius. Da die Topographie die gleiche
GrolRenordnung wie die Abplattung der Erde haftlsich @ir beide in der spirischen Approximation
ein relativer Fehler voB - 10~3 angeben (Groten, 2000, S. 5). Der sich damit ergebende absolute Fehler
in den BeithgenC' V" und CV** hat die GbRenordnung0?? kg m? (Martinec & Hagedoorn, 2005).
Weitere Naherungen ergeben sich aufgrund des verwendeten Erdmodells, wobei hier zuerst die Aus-
wirkung der Radialsymmetrie der Volumenmassendichte betrachtet werden soll. Aus der Inversion des
langwelligen Geoids (z. BCadek & Fleitout, 2003) und der seismischen Tomographie (z. B. Trampert &
Woodhouse, 199513t sich eine Absétzung fir die laterale Variation der Volumenmassendichte von
2% angeben. Die @xf3enordnung des absoluten Fehlers bei der Verwendung einer radialsymmetrischen
Dichteverteilungp©® (X) = p(r), betiagt danni0*° kg m?.
Diese Vereinfachungen in der spischen Approximationithren mit (2.141), (2.143) und (2.149) zu

COm(E) = /p<°>(r) 2(X - u(X, )T - X uX,t)—uX,t)® X] X, (2.217)
X
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CV™(t) = / oP (X, ) (X - X)I - X ® X] d*X, (2.218)
ox

h(t) = / p@(r) [X X ‘mg’ﬂ dX. (2.219)
X

Hierbei ist noch detlbergang zu spirischen KoordinateriX = (r, ), zu beficksichtigen, so daR mit
dem mittleren Erdradius;, und dem Radius der internen Greaztenas,, folgende Zusammeirimge

bestehen:
dBX = r’drdQ, (2.220)
d2X = a%dQ, (2.221)
d¥ = a%dQ, (2.222)
dQ = sindddde. (2.223)

Die sptarische Approximation der inkrementiellerdfheitstensore@> und C?* lassen sich analog zu
CM= ableiten, wozu jedoch anstelle vefi danno™ bzw.o?* und die entsprechenderééhenintegrale
bediglich X bzw. 90X verwendet werden. ¥ ¢* und ¢?* in den entsprechenden Gleichungen gelten
folgende sphrischen Approximationen:

(X, 1) = [pO0r)(e;u(X,1)]", (2.224)
(X, t) = PO (r)(e,u (X,1)), (2.225)

wobei mit— wiederum die entsprechenden Werte an der Innenseite der @itedl XY gekennzeichnet
sind.

Reprasentation des TAgheitstensors durch Kugelfaichenfunktionen

Mit der oben eingdfhrten sphrischen Approximation lassen sich die inkrementielleaigheitstenso-
ren C™M* und CV"™ mit Kugelflachenfunktionen repsentieren. & u ergibt sich mit den vektoriellen
Kugelﬂachenfunktionersg.irz (Anhang A.2) wie in (2.53) die Entwicklung

wX,t) =% [Ujm(r, 185 2(92) + Vi (r, )80 (Q) + Wi (r, ) S0 ()] . (2.226)

jm
im
Mit den skalaren Kugeliichenfunktioneny,,, lassen sich die spektralen Répentationen der &then-
und der deformierten Obeifthe o2~

massendichte der Last;.,, der deformierten Grenzthe o7, T

analog zu (2.112) ableiten. Kombiniert mit der apbchen Approximation (2.224f o und (2.225)
fur o2% folgt

Tim(t) = [p”)(r)Ujm(r,t)]Zé (2.227)
oimt) = pO7(a)U;,,(a,1). (2.228)
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In Anhang A.5 ist dargestellt, wie sich mit der $plschen Approximation und den sich daraus
ergebenden Vereinfachungen die inkrementiellegagheitstensore@V** und C"™» mit Kugelflachen-
funktionen repasentieren lassen. Wird wie in (2.153) die komplex®R&C'(t) = Ci3(t) + iCas(t)
eingefihrt und auf die beiden &gheitstensoren angewandt, ergeben sich folgende balssir

CY™(t) = 2\/§a4 [o21(2)] s (2.229)
(1)in _ QI f (0) * * 3
o) = 4 iF / P (r) [Ugy (1, t) + 3Vyy (1, t)] rodr. (2.230)

Fir die Komponenteds; folgt
o 4 |
O = 5/ Ta [Vaolo(t) - o5t (2.231)
i) = gy [ 000 [Vialr0) ~ Un(rt) - 3Van(nt)] rar. @232)
Desweiteren &nnen aus (A.58) und (A.59) die Spur-Operatorén die jeweiligen inkrementiellen
Tragheitstensoren berechnet werden:
TrCY*(t) = 4y/ma’ 000() (2.233)

TICWn () = syF / PO (r)Uao r, t)rdr. (2:234)

Reprasentation des relativen Drehimpulses durch Kugelfichenfunktionen

Der durch (2. 149) beschriebene relative Drehimph)soll im weiteren durch vektorielle Kugedithen-
funktionen, S (Anhang A.2), repiisentiert werden. Mit der spektralen Régpentation vom in (2.226)
lassen 5|chLTr die komplexe Gif3eh(t) = hi(t) + iha(t) undhg(t) mit den kartesischen Komponenten
hi(t) des relativen Drehimpulses folgende Austke finden (Anhang A.6):

ht) = 2,8 / p0 ()Wt s g (2.235)
3 dt
ha(t) = 4,/4“ / © dWw”) 3 dr. (2.236)

2.5 Kopplung der Komponenten

2.5.1 Einleitung

In den vorausgegangenen Abschnitten sind die Komponenten des Problems der glazial-isostatisch indu-
Zierten Meeresspiegatderung weitgehend isoliert betrachtet worden. Nur Ergebnisse eines Teilaspektes
des Problems sind als vorgegebenéf&m in einen anderen Teilaspekt einbezogen worden, z. B. die ra-
diale Verschiebungy, und die Geoidbhe,e, aus deVR in die Berechnung deviSG.
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a;jm (ti), U;-)m (ti_l) 1. Schritt Ejm(ti), Ujm(ti)
. VR
x Spektralbereich
2. Schritt
MSG <
o (2, ti) Raumbereich e($2, ), u(€2, %)

Abbildung 2.8: Losungsschema d&tSG in zwei Schritten. Die einzelnen Schritte werden im Texaetért.

Generell unterliegen alle Kopplungen zwischen den Komponenten des Modells dem Prinzip, daf3
die integrale Beschreibung der gekoppelten Komponenten durch das Zeitdifferenzensohdisiadte
Zeiten umformuliert wird. Dies findet seinen Ausdruck darin, dal zur aktuellentZgiteben den be-
kannten vorgegebenen @en fir t* auch die zu bestimmenden &&en aus der vorhergehenden Zeit,
t=1, verwendet werden. Wie dies im einzelném fie KomponenteWR und MSG realisiert und auf
die Komponent&RT erweitert wird, ist in den folgenden Abschnitten dargestellit.

2.5.2 Differenzenschema und Meeresspiegelgleichung

Die MSG (2.114) ist eine Integralgleichung, wobei die integrale Formulierung in den expliziten Aus-
driicken fir die Anteiles"™ und s™Y erscheint. Zur Berechnung vafi™ in (2.117) wird die spektrale
Rep#ésentation beitigt, d. h. eine Integraltransformation angewandihvend @ér s¥V (2.126) zu bsen
ist, in dere undw in der aumlichen Ref#sentation baitigt werden. Hier ist auch die Kopplung mit der
Berechnung devR zu erkennen. Zur Berechnung venind« wird die Auflasto® in der spektralen Re-
prasentation vorgegeben, die durch (2.124) gegeben ist une wodu abhangig ist. Zur Vereinfachung
der Berechnung wird eindsungsschema in zwei Schritten angewandt, das in Abbildung 2.8 skizziert
ist.

Im ersten Schritt desidsungsschemas wird dWR zur Zeitt! berechnet. Die dazu bétigte spektrale
Repaésentation der Auflast”, setzt sich aus den Anteilerf’ (t') und o9, (t'~"') zusammen. Es ist
zu beachten, daR die Ozeanlast aus disuing zur vorausgehenden Zgit! bestimmt ist und somit
die Kopplung der Berechnung d¥R und derMSG in das zweischrittige &sungsschemaberfihrt
wird. Aus der Losung deVR wird fir die MSG ausEj,, (') und Uj,,(t") die zugelbrige aumliche
Repiasentation bestimmt.

Im zweiten Schritt des fisungsschemas wird dMSG gelost. Die spektrale Repsentation der er-
rechneten Ozeanlast®(Q, t*), wird bestimmt und als ein Anteil der Auflasirfdie rachste diskrete Zeit
ti+1 bereitgestellt. Die numerische Implementierung dieses Schemas wird in Abschnitt 4.2 beschrieben.



48 2. Theorie
J;:m (ti) 1. Schritt Ujm ti) 2. Schritt CcO (1)
gm (") VR Ej (1) o« RT m(t')
Spektralbereich Spektralbereich
3. Schritt

MSG <
o° (82, 1) u(Q, ")
Raumbereich (9, 1)
(R, 1)

Abbildung 2.9: Lésungsschema d&R, RT undMSG in drei Schritten. Die einzelnen Schritte werden im Text
erlautert.

2.5.3 Differenzenschema und Variation der Erdrotation

In Abschnitt 2.5.2 ist die Kopplung der KomponentéR und MSG mit Hilfe des Differenzenschemas
dargestellt. Hier soll dieses Schema um die KomponBiterweitert werden, die durch die Liouville-
Gleichung (2.155) beschrieben wird. Um diese Gleichungizen, werden die Komponenten v6h"
berbtigt, die mit Hilfe der MacCullagh-Formeln (2.197)—(2.208) bestimmt werden. Dazu wird die spek-
trale Repasentation vow“’, ein Ergebnis deVR in Abschnitt 2.2.8, verwendet. In Abbildung 2.9 wird
das nun aus drei Schritten bestehendsungsschema skizziert.

Im ersten Schritt wird, wie beimisungsschema in Abschnitt 2.5.2, #iR in Abhangigkeit von der
spektralen Rejaisentation der Auflast;”, die sich aus den Anteilen?, (¢') undo?,, (t"~") zusammen-
setzt, bestimmt.

Im zweiten Schritt wird die spektrale Rémentation vow® fir die Zeitt’ verwendet, um mit Hilfe
der MacCullagh-Formeln die Liouville-Gleichungrfdie RT zu Idsen. Somit wird hier ein Ergebnis
der VR in die RT ilbernommen. Ergebnisse deT fiir die Zeitt’ sind die normalisierte Variation der
Erdrotation,m(t*), und das Zentrifugalpotential;® (Q, t%).

Im dritten Schritt wird dieMSG gelost, wobei zur Berechnung varf(2, t') in der faumlichen Re-
prasentation die GiiRenp® (2, ') und®(Q, t) herangezogen werden. Wie zuvor wird die spektrale
Rep#sentation der errechneten Ozeanta$ts?, t*), als Anteil der Auflastiir die Zeitt'+! bereitgestellt.

Es ist zu beachten, da&’(Q,¢~!) zur vorausgehenden Zeif,”!, bestimmt ist unck(€2, ') aus
#(Q, ') sowie )™ (0, ') berechnet wird, und somit die Kopplung der Berechnung\tRy RT und
MSG in das dreischrittige tisungsschemdaberfihrt wird. Die numerische Implementierung dieses
Schemas wird in Abschnitt 4.3 beschrieben.



3. Eingabemodelle

3.1 Erdmodelle

Die Spezifizierung der elastischen Parameter, d. h. Volumenmassengithies Schermodulg, und
der Viskositit, v, alsr-abrangige Funktioneniir ein radialsymmetrisches, inkompressibles Kontinuum
mit Maxwell-Rheologie wird im folgenden als Erdmodell bezeichnet.

Als Folge dieser Annahme ist inshesondere der Unterschied zwischen der ozeanischen und kon-
tinentalen Lithospérenn@chtigkeit vernacléssigt. In verschiedenen Arbeiten (z.B. Gasperini et al.,
1991; Kaufmann et al., 1997; Okuno & Nakada, 2001) wird auf die unterschiedliéubtidkeit der
ozeanischen und kontinentalen Litho&apd hingewiesen. Wolf (1993) stellt verschiedene Absoimn-
gen der kontinentalen Lithosphrennachtigkeit fir verschiedene Regionen der Erde zusammen (weitere
Abschatzungen der Lithosrennachtigkeit sind zu finden in Fjeldskaar, 1997; Kaikkonen et al., 2000;
Thoma & Wolf, 2001; Kendall et al., 2003; Martinec & Wolf, 2005). Die Beobachtungen der postgla-
zialen Landhebung weisen ddoer hinaus auf die Biglichkeit lateraler Variationen der Viskaaithin
(z.B. Kaufmann & Wolf, 1996; Peltier & Jiang, 1996; Lambeck et al., 1998b; Kaufmann et al., 2000;
Cianetti et al., 2002; Sabadini et al., 2002; Wu & van der Wal, 2003).

Die in den folgenden Abschnitten angegebenen elastischen und viskosen Parameter sind mit Hil-
fe unterschiedlicher Methoden gewonnen. Die elastischen Parameter sind aus seismologischen Daten,
z.B. Laufzeitbeobachtungen und Perioden der Eigenschwingungen der Erde, bestimmt (z. B. Dziew-
onski & Anderson, 1981; Masters & Shearer, 1995), wobei gegetgvweitere Beobachtungen zur
gemeinsamen Inversion der Kompressions- und Scherwellengeschwindigkeiten und deren lateralen In-
homogeniéten herangezogen werden (z. B. Antolik et al., 2003). Die verwendeten Visisositdelle
werden aus Indikatoren der pleisémen und holaanen relativen Meeresspiegatlerungen (z. B. Pel-
tier, 1986; Lambeck et al., 1998b; Wieczerkowski et al., 1999) abgeleitet. Zum Teil werdimlmie
Beobachtungen, wie Schwémderungen odéknderungen der Erdrotation, lieksichtigt (z. B. Peltier
& Jiang, 1996).

3.1.1 Elastische Parameter

Die elastischen Parameter des Erdmodells sind 8&&M (“Preliminary Reference Earth Model”,
Dziewonski & Anderson, 1981) entnommernirFeine vorgegebenen Radialentfernunglassen sich

mit Hilfe von Polynomen die Volumenmassendichte und der Schermodul als Funktierbestimmen.

Die von Dziewonski & Anderson (1981) vorgestellten Polynome, die in dieser Arbeit verwendet werden,
sind in Anhang B.1 angegeben. Dort finden sich auicldén Schermoduly, Polynome, die aus den Po-
lynomen fir die Scherwellengeschwindigkeit,, mit Hilfe des Zusammenhanggr) = p© (r)v,(r)?

abgeleitet sind.

49
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Tabelle 3.1:Diskretisierung der Radialentfernundir die elastischen Parameter dRREM durch die Intervalle
[rk, Tk+1] Mit der Langeh,. Da der fussige Erdkern durch die Randbedingungen (2.11)—(2.13)cksichtigt
wird, istr; = 3480 km an der Kern-Mantel-Grenze gawt. Somit ergibt sichifr die Anzahl der Teilintervalle
P =105.

Radialentfernung (km) Intervalbingeh, (km)
3480 — 5701 50
5701 — 5951 20
5951 — 6301 10
6301 —6371 5

Die elastischen Parameter werden entsprechend der Diskretisierung der Radialentferfiung,
mit k& € [1, P + 1] berechnet, wobei diedngeh,, der Intervallery, r1], in denen die finiten Elemente
(2.71) und (2.73) definiert sind, mitvariiert. Die fur diese Arbeit ge@hlte Diskretisierung ist in Ta-
belle 3.1 dargestellt. & alle Viskosiatsmodelle, die in den folgenden Abschnitten vorgestellt werden,
gilt diese Diskretisierung. Neben den elastischen Paramet&m;) und u(rx), die durch die Poly-
nome desPREM gegeben sind, wirdifr jedesr,, mit & € [1, P + 1], entsprechend dem géhiten
Viskositatsmodell auchy(ry) fur r;, bestimmt.

3.1.2 ViskosiatsmodellVM1

ViskositatsmodelVM1 (Tabelle 3.2) ist Peltier (1999) entnommen. Dieses Modell ist aus dem Spektrum
der skandinavischen Relaxationszeit, relativen Meeresspidgiungen an 25 ausg@mten Orten und

der Variation der Erdrotation abgeleitefifweitere Details der zugrunde liegenden Beobachtungen und
der Inversion ist hier auf Peltier & Jiang (1996) und Peltier (1999) verwiesen.

3.1.3 ViskosiitsmodellVMA

ViskositatsmodelVMA (Tabelle 3.3) baicksichtigt als einziges eine niederviskose Zone zwisehen
5701 km undr = 5951 km. In diesem Bereich ist die Viskoaitum eine Gdf3enordnung reduziert. Mit
Methoden der seismischen Tomographie ergeben sich Hinwigisgrfe derartige Viskositsabnahme
unterhalb des nordamerikanischen Kratons. Die Viskteit vonvVMA orientieren sich an den Werten
von Wu & van der Wal (2003).

Tabelle 3.2:ViskositatsmodelVM1.

Radialentfernung (km) Viskositatv(r) (Pas)
0—3480 flissig

3480 — 5701 1.995 - 10%!

5701 — 6271 1.0-10%

6271 —6371 elastisch
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Tabelle 3.3: ViskositatsmodelVMA.

Radialentfernung (km) Viskositatv(r) (Pas)
0 —3480 flussig
3480 - 5701 1.995 - 102!
5701 —5951 1.0 - 1020
5951 — 6271 1.0 - 10%
6271 —6371 elastisch

3.1.4 ViskosiaitsmodellVMF

ViskositatsmodellVMF (Tabelle 3.4) ist Fleming et al. (2003) entnommen, in dem auch der Einflu
einer viskoelastischen Lithosgle untersucht wird. Es ist aus dem Spektrum von Relaxationszéiten f
Skandinavien abgeleitet, das urgpglich in Wieczerkowski et al. (1999) interpretiert wurde.

3.1.5 ViskosiitsmodellVMI

ViskositatsmodellVMI (Tabelle 3.5) ist Martinec & Wolf (2005) enthnommen, in dem neben der radial-
symmetrischen auch eine axialsymmetrische Visktsierteilung mit gil3erer Lithosparennachtigkeit

unter Skandinavien betrachtet wirdifrdiese beiden Modelle werden neben der Visksies oberen

und unteren Mantels auch die Lithogphnnachtigkeiten aus dem verwendeten Spektrum der Relaxa-
tionszeit bestimmt. ViskositsmodelVMI weicht nur geringfigig vonVMF ab, jedoch bewirken diese
Abweichungen in verschiedenen Regionen eine bessere Bewertung der Eingabemodelle (Abschnitt 5.3).

3.2 Eismodelle

Die verwendeten Eismodelle sind von besonderer Bedeutung, da sie nicht MR diétels der Rand-
bedingung (2.17) verursachen, sondern auch direkt durch die MassenumverteilRigtmkeinflussen

und das Geoid variieren. Die nur indirekten Beobachtungen der Evolution der pdgistoEisschil-

de beschinken die Genauigkeit der Eismodelle. Das gesamte Eisvolumen kann z. B. nur aus relativen
Meeresspieg@hderung an weit von den Eisschilden entfernt liegenden Orten (z.B. Australien, Bar-

Tabelle 3.4:ViskositatsmodelVMF.

Radialentfernung (km) Viskosittv(r) (Pas)
0 —3480 flussig

3480 — 5701 5.9-10%

5701 — 6271 5.2-10%

6271 —6371 elastisch
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Tabelle 3.5: ViskositatsmodelVMI.

Radialentfernung (km) Viskositatv(r) (Pas)
0 —3480 flussig
3480 - 5701 5.0 -10%!
5701 —6271 5.5-10%
6271 - 6371 elastisch

bados, Sunda Schelf, Lambeck & Chappell, 2001; Yokoyama et al., 2001; Shennan & Milne, 2003),
bestimmt werden. Die Ausdehnung der pleigtozn Eisschilde kann wiederum nur aus geomorpholo-
gischen und geologischen Beobachtungen abgeleitet werden, indem z.&#eviarnd andere glaziale
Ablagerungen kartiert und datiert werden (z. B. Forman et al., 2004; Svendsen et al., 2004).

Aufgrund der genannten Probleme bei der Rekonstruktion der Evolution der peistoEisschil-
de wurden zuerst geometrisch einfache Eismodelle verwendet, die das gleiche Volumen hatti&n, wie f
die Eisschilde der betrachteten Region abgatthworden war (z. B. Drygalski, 1887; Farrell, 1972;
Wolf, 1987). Aus der vorgegebenen Symmetrie der &igkr ergaben sich zum einen theoretische Ver-
einfachungen bei der Modellierung und zum anderen die Grenzen der geographischen Verteilung der
Eislast. Dies ist zugleich eine bedeutende Eingckung, da keine zaszlichen Informationefiber die
Ausdehnung der Eislast hiaksichtigt werden &nnen.

Die sich mit geometrischen Eigkpern ergebenden Problenighften dazu, dafd in einenachsten
Schritt die geomorphologischen und geologischen Informatigbendie Verteilung bércksichtigt wur-
den. Die sich aus den Beobachtungen ergebende Verteilung wurde mit Kombinationen geometrischer
Eiskorper approximiert, womit die Vorteile der vereinfachten Theorie aufgrund der Symmetrie beibehal-
ten werden konnten und zugleich eine detaillierte Verteilung der Eismassglitmwurde (z. B. Peltier
& Andrews, 1976; Breuer & Wolf, 1995; Kaufmann & Wolf, 1996).

In Eismodellen, wie sie von Lambeck (1998) oder Thoma (2004) vorgestellt wurden, wird die Ver-
einfachung durch geometrische Hisger aufgegeben, so dal sich eine geographischeaEdigkeits-
verteilung ergibt. Diese wird aus der geographischen Verteilung der plgistozZisschilde, abgeleitet
aus den geomorphologischen Beobachtungen, mit Hilfe von Gleichgewichtsprofilen aus der Glaziologie
und Informationeniiber das totale Eisvolumen aus relativen Meeressgadelrungen entwickelt.

Eine Wllig anderer Ausgangspunkt wird bei glaziologischen Eismodelleragiwin diesen Mo-
dellen wird die Evolution der pleistémnen Eisschilde aus den Vorgaben von Temperatur- und Nieder-
schlagsverteilungen mit einer thermomechanischen Beschreibung modelliert (z. B. Greve & Hultter,
1995; Huybrechts & T'siobbel, 1997). Problematisch sind bei diesen Modellen die Unsicherheiten bei
den vorgegebenen Klimadaten, die sich auch in der grof3en Va@dalmitischen den Rekonstruktio-
nen fir verschiedene Klimaszenarien widerspiegeln. Die so abgeleiteten Eismodelle haben den Vorteil,
glaziologisch konsistent zu sein. Jedoch sind in diesen Eismodélldigly®Rere Gebiete von Eis be-
deckt, als es die geomorphologischen Rekonstruktionen der pkeistnZEisschilde aufzeigen. Deshalb
wurden auch glaziologische Eismodelle entwickelt, die diese Zusatzinformationen nutzen und damit die
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Abbildung 3.1: Evolution des Volumens von EismodéQE-3G-M fir die letztenl 20 ka. Das maximale Eisvo-
lumen vor4.3687 - 1016 m? entspricht einer uniformen Meeresspiegelabsenkung 03121 m.

Ausbreitung der Eisschilde besénken (z. B. Zweck & Huybrechts, 2004). Im folgenden werden drei,
in dieser Arbeit als Eingabemodelle verwendete Eismodelle vorgestellt.

3.2.1 EismodellCE-3G-M

EismodelllCE-3G-M basiert auf dem Modell ICE-3G von Tushingham & Peltier (1991). Dieses besteht
aus einer durclB08 Kreisscheiben approximierten globalen E&shtigkeitsverteilung der pleistaaen
Eisschilde im Maximalzustandafrend des Letzten Glazialen Maximums (LGM)?21 ka BP* und 18
Eismachtigkeitsverteilungen &hrend der Abschmelzphase. Dazu wurden mit einem vorgegebenen Erd-
modell fur 192 geographische Positionen relative Meeresspégirungen berechnet und diédhtig-
keitsverteilung bestimmt, welche die Beobachtungen an diesen Orten am besien erkl

Das in dieser Arbeit verwendete Eismod€E-3G-M gibt eine globale Eisichtigkeitsverteilung
an, wobei die Eisrachtigkeiten der Mchtigkeit der Kreisscheiben entnommen sind. Bei glwdrlappen-
den Kreisscheiben wird ein linear interpolierter Wert der beidéciMigkeiten berechnet. Desweiteren
werden nur Differenzen in der Eistohtigkeit beiicksichtigt, d. h. es werden alle Eiachtigkeitsvertei-
lungen auf die zum gegerastigen Zeitpunkt bezogen. Die Evolution des Eisvolumens|@i3G-M
ist in Abbildung 3.1 dargestellt. In dieser Abbildung ist auch die Vereisungsgeschichtewka BP bis
zum LGM zu erkennen, die nicht im urgprglichen Modell ICE-3G enthalten ist. Eine einfache Appro-
ximation dieses Teils der Lastgeschichte wird durch die Verwendung deéEfgigkeitsverteilung zum
LGM und zeitablngigen Skalierungsfaktoren gbglicht. Mit diesen Faktoren werden dieddhtigkei-
ten der Eisverteilung skaliert, so daR bei gleichbleibendtszrdeckung das Eisvolumen variiert wer-
den kann. Die Skalierungsfaktoren sind aus relativen Meeresspnegglingen abgeleitet (Lambeck &

! Abgeleitet von “Before Present”. Hierbei bezieht sich die Zeitangaben auf das Kalenderjahr 1950.
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Abbildung 3.2: Machtigkeit von EismodelCE-3G-M zum letzten glazialen Maximum-{(21 ka BP).
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Abbildung 3.3: Evolution des Volumens von Eismod&8CAN fiir die letzten 20 ka. Das maximale Eisvolumen
von4.2213 - 106 m3 entspricht einer uniformen Meeresspiegelabsenkunglo8rs9 m.

Chappell, 2001; Yokoyama et al., 2001; Bintanja et al., 2002), indem die kombinierten Beobachtun-
gen fir Huon Peninsula, Papua-Neuguinea, Bonaparte-Archipel und Westaustralien linear approximiert
werden. Diese relativen Meeresspiégelerungen entsprechen derderung im gesamten Eisvolumen.

Das maximale Eisvolumen zum Zeitpurikt.4 ka BP betagt4.3687 - 106 m?, was einer uniformen
Absenkung des Meeresspiegels vd7.21 m entspricht. Die Zeiten der insgesa®dt Eismachtigkeits-
verteilungen sowie die Skalierungsfaktoren der Vereisungsgeschichte des so abgeleiteten Modells sind
in Tabelle B.2 angegeben. Die Eigohtigkeitsverteilung zum LGM ist in Abbildung 3.2 gezeigt.

3.2.2 Eismodell[SCAN

EismodellSCAN ist eine Kombination aus einem regionalen Eismod&liMordeuropa, das Lambeck
et al. (1998b) enthnommen ist, und dem globalen Motlelf-3G-M (Abschnitt 3.2.1), in welches das
regionale Eismodell eingebettet ist. In Lambeck et al. (1998b) wirdiaudsth auf die Methode einge-
gangen, die zur Ableitung des nordeuiiggehen pleistémen Eismodells angewandt wird. Aus einem
geometrischen Eismodell wird dort mit Hilfe von relativen Meeresspé@girungen an denilsten
Skandinaviens, der Britischen Inseln, der Nordsee und des Atlantiks ein Eismodell abgeleitet, das unter
Verwendung einer Reihe von Erdmodellen diese Beobachtungen am beséeh erkl

Abbildung 3.3 zeigt die Evolution des Eisvolumens \B0BAN, welches sein Maximum voh2213 -
10'6 m3? zum Zeitpunkt21.4ka BP erreicht. Dies entspricht einer uniformen Absenkung des Meeres-
spiegels un103.59 m. Die Vereisungsgeschichte v&TCAN folgt der fur ICE-3G-M und dessen Skalie-
rungsfaktoren in Tabelle B.2. Die geographische Verteilung zum LGM ist in Abbildung 3.4 dargestellt,
in der gegeiiberlCE-3G-M Unterschiede in der Eisbedeckung in der Barents- und Karasee sowie das
Fehlen eines Eisschilds in der Laptewsee auffallen.
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Abbildung 3.4: Machtigkeit von EismodelSCAN zum letzten glazialen Maximum(21 ka BP).
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Abbildung 3.5: Evolution des Volumens von Eismod&AWI fur die letztenl 20 ka. Das maximale Eisvolumen
von4.7841 - 106 m3 entspricht einer uniformen Meeresspiegelabsenkungl ¥@ni1 m.

3.2.3 EismodellNAWI

Im Gegensatz zu den bisher betrachteten ModelleNA8I ein glaziologisches Eismodell, in dem die
Evolution der pleistoanen Eisschilde aufgrund von Klimaszenarien konsistent modelliert wird. Eismo-
dellNAWI ist eine Kombination aus einem Modédlirfdie rordliche Hemisphre in Zweck & Huybrechts
(2004) und einem Modellifr die Antarktis, das Huybrechts (2002) enthommen igt. die rbrdliche
Hemisplare wird fur die Vereisungsgeschichte in Zeitschritten \da vor dem LGM und vor200 a
danach eine Eisachtigkeitsverteilung vorgegeberiifalle Zeiten zwischen zwei vorgegebenen Vertei-
lungen werden die bérigten Verteilungen linear interpoliert. Von dem antarktischen Eismodell werden
nur die maximale Eisg@chtigkeitsverteilung zum Zeitpunkb ka BP und zwei weitere &hrend der Ab-
schmelzphaserka BP und4d ka BP) verwendet. Die lBlchtigkeitsverteilungifr die Antarktis wird fir

alle anderen bditigten Zeiten linear interpoliert. Die Evolution des Volumens der so entwickelten plei-
stoznen Eisschilde ist in Abbildung 3.5 gezeigt. Das maximale Volumeniviga1 - 1016 m? wird vor

~ 20ka erreicht, wobei dies einer uniformen Absenkung des Meeresspiegeld i m entspricht.
Zum Vergleich wird in Abbildung 3.6 die Eisathtigkeitsverteilung zum gleichen Zeitpunkil (4 ka

BP) gezeigt, derifr die anderen Eismodelle gait ist.
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Abbildung 3.6: Machtigkeit von EismodeNAWI zum letzten glazialen Maximum{(21 ka BP).



4. Implementierung

4.1 Viskoelastische Relaxation

Bei der Darstellung der Theorie deR sind beiziglich der Parameter des Erdmodells die eindoken-

den Annahmen gemacht worden, daf3 die Volumenmassendi¢hteynd der Schermodul;, nur von

der Radialentfernung, ablangig sind (Abschnitt 2.2.2).0F die Viskositit ist zurdchst keine solche Ein-
schiéankung gemacht worden. In Abschnitt 2.2.7 ist die Berechnung der dissipativen Energie dargestellt
worden, wobei analytische Beziehungen bei Radialsymmetrie der Vigkos$iglich sind. Giltv = v(r)

und wird diese durch (2.101) approximief3t sich neben der analytischen Berechnung (2.107) auch
sUk

Jjm?

die Entkopplung der spektralen Amplitud&ri¥, und W% von U¥

jm’

VE, undéV}, zeigen.

Da fur die Theorie delR diese einsclimkende Annahme z@aohst nicht gemacht worden ist, ist dort

im weiteren auch nicht béacksichtigt worden, welche Vereinfachungen sich daraus ableiten lassen. Dies
soll hier dargestellt werden, darfdie Berechnungen in dieser Arbeit die vereinfachende Annahme der
Radialsymmetrie des Erdmodells genutzt wird. Desweiteren werden die Diskretisierungen in Raum und
Zeit vorgestellt, dieiir die spektrale Repsentation und diEFER berbtigt werden.

Losung des Systems und des Differenzenschemas

Die numerische tisung der Gleichungen, die ditR beschreiben, wird in zwei Schritten vollzogen.
Zuerst wird aus (2.109) ein Gleichungssystem abgeleitet, die puigehKoeffizientenmatrix aufge-

stellt und diese in eine linke sowie eine rechte Dreiecksmatrix zerlegt (LR-Zerlegung). Danriwird f
jede Zeit,t'+!, die rechte Seite des Gleichungssystems (Inhomaamitit Hilfe des Differenzensche-

mas bestimmt und anschlieRend wird das Gleichungssystem mit dentriggehAlgorithmus der LR-
Zerlegung geist. Zurachst soll das Aufstellen des mit der Annahme des radialsymmetrischen Erdmo-
dells vereinfachten Gleichungssystems dargestellt und dann die Implementierung des Differenzensche-
mas und die Bestimmung der rechten Seite des Systems beschrieben werden.

Aufstellen des Gleichungssystems und LR-Zerlegung

Die Gleichungen des Systems werdénjede Zeitt*!, durch (2.109) gegeben, wobei adé (],

oy oyt Sun, 6¢n, Opy) die Koeffizienten der Matrix des Systems der Variatilgp, V5, ®% ., Pk
bestimmt werden. Dies sind die Amplituden &*ER der Variablen vo &, jedoch umme reduziert,

da unter der Annahme der Radialsymmetiie das Erdmodell diese Amplitude entkoppelt ist und bei
einer vorgegebenen&thenmassendichte als Auflast keinen Beitrag liefert. Somit werden die Koeffizi-
enten der Matrix des Systems durch (2.78)—(2.82) gegeben, m]b@Und 5me unterdiickt werden.
Dieses Verfahren zum Aufstellen der Matrix des Systems folgt der Galerkin-Methode (z. B. Zienkiewicz
& Taylor, 2000, Kap. 3). Hier wird die &sung des Randwertproblems in der schwachen Formulierung

59
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im endlich-dimensionalen Teilraui®, mit Hilfe einer Basis in diesem Teilraum bestimmt.

In derSFER wird diese Methode mit der spektralen R&gpentation kombiniert. Unter Annahme von

Radialsymmetrie des Erdmodells kann gezeigt werden, dal3 die aus (2.78)—(2.82) abgeleitete Matrix des

Systems iir alle Ordnungemn, der spektralen Repsentation identisch ist. In symbolischer Schreib-

weise KRt sich daherifr ¢+ und jeden Grag und jede Ordnung. der spektralen Repsentation mit

Hilfe der Galerkin-Methode folgendes Gleichungssystem aufstellen:

K{1 K{Q K{P*—l K{P* Ujlm Rgl‘m
K3, K3y K3 pe_y K3 pe Vim RS,
K3, K3y Kipeoy  Kip i R
Ki, K, Kipey K p- lem R?m
: : : Z : (4.1)
K}D*f:n K}D*fsz K;?*fSP*fl Kg?*f:sp* Uﬁn R;'Dm_g
Kpe 91 Kpe_ gy Kpe opey Kpe_gp Vgl:n ani_Q
K}D*—u K}D*—m K;?*—lP*—l K}D*—lP* (I)fm Rfm_l
| Kpey Kpey Kpipoy  Kpope L Pl L R

Hier ist P* = 4P die Dimension des VektorR;,, der rechten Seite des GleichungssystemsBhg*
die Dimension der Matrixkk’ des Systems. Im Gegensatz zum Vekioy,, ist die Matrix K zeit-
unablingig, so daR zu Beginn der Berechnuiigdlle Ordnungerj = 0, ..., jmax die MatrizenK’
bestimmt werden&nnen. Desweiteren eiglicht die Zeitunab&nigkeit vonK’ die LR-Zerlegung nur
einmal zu Beginn der Berechnung aus#tuen und die bBsung fir die verschiedenen zeitaduigigen
Vektoren R, durch Ricksubstitution der LR-Methode zu bestimmen. Hier ist anzumerken, dal3 die
LR-Zerlegung vonk’ durch die Wahl der finiten Elemente (2.71) und (2.73) vereinfacht wird, da diese
zu einer Bandstruktur der Matrixihrt. Die LR-Zerlegung wird mit Hilfe der RoutinBANDEQPress

et al., 1992, S.45) implementiert und nur einmal auslyaf Fir jeden Grad,j, und jede Ordnung,

m, wird mit der RoutineBANBKS(Press et al., 1992, S.46) zu jeder Z¢it;!, die Losung des Sy-
stems bestimmt. Damit stehen die Amplituden der spektralendReptation des Verschiebungsvektors,
u, und des Inkrements des Gravitationspotentials), zur Verfigung, mit denen di®R beschrieben
wird. Um das Gleichungssystem ziskn, wird der VektoR?;,,, berdtigt, wobei dieser aus den linearen
Funktionalen?, gemaR (2.82) undFy genafd (2.107) bestimmt werden kann. Dazu ist zum einen das
Differenzenschema z$en, zum anderen die spektrale Reggntation der Bchenmassendichte?, zu
berechnen.

Implementierung des Differenzenschemas

Die Berechnung des linearen Funktionls ist zur Zeitt**! nur aus den Gif3en der vorhergehenden

Zeit t' mit Hilfe von (2.107) nipglich. Die Werte iir 6e?m kénnen mit (2.100) aus den &ken fir ¢ be-
rechnet werden. Hingegen mul§ flie Bestimmung vomvé’j1 in (2.106) das Differenzenschema (2.104)
gelost werden. Dies ist unter der Annahme der Radialsymmetrie des Erdmodells und der Diskretisierung
der Viskositit durch (2.101) analytischdglich. Hierbei wird die AnzahlpP, der finiten Elemente in ra-
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dialer Richtung durch die verwendeten Erdmodelle vorgegeben, die in Abschnitt 3.1 vorgestellt werden.
Dabei ist entscheidend, wie die Intervalig, ;1] in radialer Richtung mit der entsprechendeinie,

hi = rr11 — 1%, gewahlt werden, auf denen die finiten Elementg,und &, durch (2.71) und (2.73)
definiert werden. Im Differenzenschema (2.104) wird in den durch (2.102) gegebenen Koeffidignten

die Differenz zwischen zwei Zeiten baétigt. In dieser Arbeit werden zwei verschiedene Zeitdifferenzen
fur die Akkumulation (von 120 ka BP bis 25 ka BP) und flas Abschmelzen (von 25ka BP bis zur
Gegenwart) der pleisténen Eislast verwendet. In der Akkumulationsgeschichte wird die sogenannte
minimale Maxwell-Zeit und in der Ablationsgeschichte eine feste Zeitdifferenz von 20 ahife\ie
Maxwell-Zeit, t,1, ist von den Parametern des Erdmodells in folgender Weisérajdp

tnm = ﬁ, 4.2)
Mk

wobei dann die minimale Maxwell-Zeitif das jeweilige Erdmodell ausgémit wird. DieseUberlegun-
gen zur Wahl der Zeitdifferenz in (2.104) sind aufgrund des expliziten Euler-Zeitdifferenzenschemas
notwendig, da dieses, wie in Abschnitt 2.2.3 augbet nicht ir jede gewvahlte Zeitdifferenz stabil ist.

Implementierung der spektralen Reprasentation der FEchenmassendichte

Zur Berechnung des durch (2.82) gegebenen linearen Funktidpalgrd auch die spektrale Reisen-

tation der Fachenmassendichte? (€2, t), berbtigt. Diese ist zu jeder Zeiti ™!, als Summe der Anteile

der Eis- und Ozeanlast durch (2.111) gegeben. Die entsprechende Ozeanlast ist allerdings, wie in Ab-
schnitt 2.5.2 beschrieben ist, nur aus ded&m zur Zeitt’, bestimmt. Desweiteren wird die&dhen-

masse nur an Gitterpunkten auf der Erdolaetie berechnet, die wie folgt gahit sind:

Qg = (19@1,()0@2) for 51 = 1,...,L1; 62 = 1, ...,LQ. (43)

Hier bezeichnet),, die Poldistanz ung,, die geographischednge des Gitterpunktes. Der Kombinati-
onsindex/, ergibt sich aus

0= ({1 — 1)Ly + 03, (4.4)

wobei die Gesamtanzahl der Gitterpunkte= L, L, ist. Die spektrale Repsentation der Bchenmas-
sendichte, die in (2.112) beschrieben ist, wird durch numerische Integration mit Hilfe der Kombination
von diskreter Fourier-Transformation und Gaul3-Legendre-Quadratur berechnet. Die humerischen Me-
thoden geben auch die Wahl der Gitterpun®tevor, so dal3 die.; = 512 Werte der Poldistanz},,,

durch die Nullstellen der entsprechenden Legendre-Polynome gegeben werdeniune-die24 Werte

der geographischednge,p,,, aquidistant als $itzstellen der diskreten Fourier-Transformation gkl
werden. Damit eine “aliasing’-freie Transformation in und aus dem Spektralbereich mit diesen Methoden
moglich ist, mu3 der maximale spektrale Gragd,x, der spektralen Regsentation folgende Bedingung
erfullen:

. 2

Fur die WahlL; = 512 folgt somit, daf? der @f3tnbgliche Wertj,.x = 340 ist.
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4.2 Meeresspiegelgleichung

Die Implementierung deviSG ist in Abbildung 2.8 skizziert. In de&umlichen Repsentation werden
aus den Ergebnissen déR zur Zeitt' die berdtigten GoRenu(£2, t*) unde(£2,, t*) an diskreten Punk-
ten,2,, berechnet. Damitdnnen an den jeweiliged, der uniforme bzw. nicht uniforme Meeresspiegel-
anstieg,sUF'NU(Qg,ti), die Ozeanfunktion( (2, '), und die Ozeanlastr,O(Qg,ti), bestimmt werden.
Mit der in Abschnitt 4.1 beschriebenen spektralen Repntation kann dann die spektrale Amplitude der
Ozeanlastiir dieVR angegeben werden.

Fur ORC wird in (2.126) und (2.128) auch die Topographj€)((2), berdtigt. Fir die Implemen-
tierung wird das Topographiemodell ETOPO5 (2004) verwendet, das @imeliche Aufosung vord’
hat und auf das in diesem Programm verwendete Qitteénterpoliert worden ist. Das verwendete To-
pographiemodell gibt den heutigen Zustand wieder, jedoch wird vereinfacht dieser als Ausgangszustand
fur ORC zu Beginn des Pleistén verwendet.

Die Berechnung der Ozeanlast® (), '), fur die verschiedenen Ozeanragentationen ist durch
(2.119)—(2.128) gegeben. Gemeinsam ist diesen Berechnungen, daR die Radialverschi€hutig,
und die Geoidbhe,e(€2, t*), auf der Oberfiche 9B, bertigt werden. Aus (2.113) folgt danifjedem
Punkt,(2,, und jede Zeitt?, fiir die faumliche Repisentation der Radialverschiebung

w(Qe,t') = Ui () Y (). (4.6)
jm

Hier ist U, (t') die Amplitude der spektralen Regmentation und’;,,(€) die skalare Kugeléichen-
funktion (Anhang A.2). Die Geoidbhe wird mit Hilfe der Bruns-Formel (Heiskanen & Moritz, 1967)
aus dem lokalen Inkrementen des Gravitationspotentigls, und des Zentrifugalpotentialg,®’, der

RT bestimmt: ' '
P (Q, 1) + D (Qy, )]
9 (a) '

Die Diskretisierung der Obe#the und der Zeit sowie die Bestimmung des maximalen spektralen Gra-

() = L @.7)

des,jmax, Sind in Abschnitt 4.1 beschrieberiiiFdie numerische Implementierung werden zu Beginn die
skalaren Kugel@ichenfunktioneniir alle Punkte?, berechnet und gespeichert, so dald dienliche Re-
prasentation auf eine Summation der Amplituden der spektraleraBemiation zu jeder Zdit reduziert

ist.

4.3 Variation der Erdrotation

Die Implementierung deRT, deren theoretische Beschreibung im Abschnitt 2.4 dargestellt ist, folgt dem
Schema der Kopplung mit den anderen Komponenten des Modells, das in Abbildung 2.9 skizziert ist.
Hier ist ersichtlich, daR die bétigten spektralen Amplituden vanund ¢’ direkt aus der bsung der
Gleichungen de¥R Ubernommen werderdkinen. Da diesdif das sphrische KontinuunB bestimmt
werden, mul auchif die Betrachtung deRT die splarische Approximation verwendet werden. In
Abschnitt 2.4.10 werden neben der Abatiung des Einflusses der gpischen Approximation auf die
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Ergebnisse deRT auch die Repisentationen der inkrementiellenagheitstensoren und des relativen
Drehimpulses durch Kugedfthenfunktionen angegeben.

In Abschnitt 2.4.4 wird die linearisierte Liouville-Gleichung abgeleitet und deré@suhg angege-
ben, die vom inkrementiellen @gheitstensorC'", ablangig ist. Dieser kann, wie in Abschnitt 2.4.8
dargestellt, mit Hilfe der MacCullagh-Formel bestimmt werden.

Neben der Absdhtzung der Auswirkung der sphischen Approximation auf die Ergebnisse Rdr,
die in Abschnitt 2.4.10 betrachtet werden, sind noch die Vereinfachungen in der Beschreib®¥g der
durch die Annahme eines inkompressiblen, radialsymmetrischen Erdmodells zu beachten. Desweiteren
wird die Beficksichtigung des Einflusses der rotationsbedingten elastischen Deformation der Erde in der
Lioville-Gleichung betrachtet. AuBerdem muf3 noch die Implementierung der Integration hinsichtlich der
Zeit in der Losung der linearisierten Liouville-Gleichung (2.163) dargestellt werden.

Berticksichtigung der Vereinfachungen

An den Losungen (2.163) und (2.164) der Liouville-Gleichungen ist ersichtlich, daf3 die Anregungs-
funktionen (2.157) und (2.158) bétigt werden und die Integratidiber die Zeitt auszuiihren ist. Die
Anregungsfunktionendngen vom relativen Drehimpuls, ab, dessen Komponenten durch (2.235) und
(2.236) gegeben sind. Durch die Annahme eines radialsymmetrischen Erdmodells folgt in der spektralen
Repiasentation der &isungen der Gleichungen déR (Abschnitt 4.1), daf3 die toriodalen Amplituden
der VerschiebungWV;,,, verschwinden und = 0 ist. Die Anregungsfunktionendanen daher allein
aus dem inkrementiellen agheitstensorC'™", berechnet werden. Dieseifdt sich entweder mit Hilfe
der MacCullagh-Formeln (2.197) und (2.208) bestimmen oder mit Hilfe der alternativen Beschreibung
in Abschnitt 2.4.6. Die erste MacCullagh-Formel (2.19}t sich direkt berechnen, hingegen muf in
der zweiten Formel (2.208) zuerst noch der Spur-Operato€4ufangewendet werden. Durch (2.233)
und (2.234) ist die Spur der dgheitstensore@ ™= und C V™ gegeben. Durch Annahme der Masse-
nerhaltung im Eis-Ozean-System g&n(2.115) giliogg = 0, so daBTrC™"** = 0. Mit der Annahme
eines inkompressiblen Erdmodells folggy = 0 und auchlrC'™™ = 0. Da somitTrC" (t) = 0 gilt,
wird die zweite MacCullagh-Formel auf den ersten Summanden in (2.208) reduziert.

In der in Abschnitt 2.4.6 dargestellten alternativen Beschreibung des inkrementigiigimeiisten-
sors in der spharischen Approximation wird dieser in die BéigeC' ™= undCV™ aufgeteilt. Eir C™=
lassen sich (2.229) und (2.231) direkt implementieren. In (2.230) und (2.882)P™ muf hingegen
noch die Integratioriiberr ausgefihrt werden. Diese ist mit Hilfe der in (2.71) definierten finiten Ele-
mente in radialer Richtung auf eine Summationimkzutihren (Anhang C.1).

Berlcksichtigung der rotationsbedingten elastischen Deformation

In Abschnitt 2.4.3 wird darauf hingewiesen, daf3 ein variierendes Zentrifugalpotential die Erde defor-
miert, was in der theoretischen Beschreibung des Kapitels 2 nichitkschtigt wird. Auch in Ab-
schnitt 2.5.3 ist die einseitige Kopplung der Ergebnisse\éerin die RT dargestellt. Hier soll eine
Naherung ifir die Beficksichtigung der rotationsbedingten elastischen Deformation der Erde vorgestellt
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werden, die allerdings in der Weise inkonsistent ist, dal’ diese rotationsbedingte Deformation nicht in
die beschreibenden Gleichungen ¥& koppelt, sondern nuiif die Berechnung d€®T herangezogen

wird. Allerdings wird dadurch das sich ergebende Zentrifugalpotential, beeinflu3t, das in di®ISG
koppelt.

Die Beriicksichtigung der rotationsbedingten elastischen Deformation folgt der Ableitung des Ein-
flusses der Atmosigitte auf eine elastische Erde von Moritz & Mueller (1987, Abschnitt 5.4.3 ). Mit
Hilfe der empirisch bestimmten Love-Zali, = 0.3, und der &kularen Love-Zahl,

_3G(C—-A)

k.
i w®2g°

, (4.8)

lalt sich anstatt der linearisierten Liouville-Gleichung (2.160) unteti&esichtigung der rotationsbe-
dingten elastischen Deformation finden:

Ry

Emi(t) -

Die Gleichung (2.161)fr die Komponenteng bleibt unveéndert. Mit der Definition der Chandler-

! x(t). (4.9)

m(t) + 1 (?) -

E m(t) + x(t) —

w©

Frequenz,
k
-
AC = \" g —, (4.10)
! kr, A
+ ks w©
kann (4.9) wiefolgt umgeformt werden:
(1) + er(t) = 2 (1) — () (4.11)
m /\Cm = Py X w“))X . .

Fur diese Gleichung, die sich nur durch die Chandler-Frequenz und den Egktly — &1,) von (2.160)
unterscheidetAl3t sich analog zu (2.163) dié&ung

ks
ks — k1,

t

m(t) = —iX° (1 + :;) / (B =) gi _ 3(3) (4.12)

0
angeben. Hier ist zu erkennen, daf3 diisung der linearisierten Liouville-Gleichung bei der Bek-
sichtigung der rotationsbedingten elastischen Deformation die gleiche Form hat wie zuvor. Es wird nur
die Euler- gegen die Chandler-Frequenz ausgetauscht und ein Faktor angebracht. Die Auswirkung der
unterschiedlichen Beschreibungen &&F bei Beficksichtigung oder Vernaddsigung der rotations-
bedingten elastischen Deformation auf den berechneten Meeresspiegelanstieg wird in Abschnitt 4.4.4

betrachtet.

Zeitintegration in den L dsungen der Liouville-Gleichungen

In der linearisierten Liouville-Gleichung (2.155) ist die Integrationimgich der Zeit ausziifren. Mit

dieser Integration werden Prozesse verbunden, die auf wilg@ordnungen verschiedenen typischen
Zeitskalen ablaufen. Die Anregungsfunktion,ist eine Funktion des inkrementiellenabheitstensors,

C", der durch die viskoelastische Relaxation bestimmt wird, die auf Zeitskalen von Jahrhunderten bis
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Jahrtausenden stattfindet. Hingegen wird mit der Liouville-Gleichung auch der Rotationsprozel3 der Er-
de auf der Zeitskala der Chandler-Frequexiz, beschrieben, die nach (4.10) diedBenordnung von
10~7s7! hat, da hietd = 8.0102 - 1037kg n?, C = 8.0365 - 1037kg n? undw® = 7.292115 - 10~ °s~*

gewahlt werden (Groten, 2000). Somit variieren die auftretenden typischen Zeitskalen vonieevas
einem Jahr (Chandler-Frequenz) bis zu Jahrtausenden (viskoelastische Relaxation). Der Vergleich mit
den Zeitschritten des Differenzenschemas, die in défi&nordnung von 20 bis 100 Jahren liegen, ver-
deutlicht, daf’ zur Ausihrung der Integration in (2.163) bzw. (4.12) eing¢rung notwendig ist. Hierzu

wird die Annahme gemacht, daf3 sich die Anregungsfunkgiofiir die entsprechende Zeitdifferenz nur
linearandert, so daf3

) =at+8 (4.13)

gilt. Unter dieser Annahme ist esaglich, die Integration bemlich der Zeit analytisch ausiitiren und
fur die linearisierte Anregungsfunktiog, die Losung der Liouville-Gleichung wie folgt anzugeben:

Die Aquivalenz des gleitenden Mittels der Anregungsfunktion und der Annahme der Linearisierung in

m(t) =

(4.13) sowie die Ableitung derdsung der Liouville-Gleichung (4.14) wird in Anhang C.2 aufgezeigt.
Mit (2.164) und (4.14) lassen sich dann die Liouville-Gleichungeseh.

4.4 Sensitivitatsuntersuchungen

Im folgenden soll die Sensitiédt der einzelnen numerischen Implementierungen untersucht werden.
Hierzu werden die vorgegebene@wumlichen und zeitlichen Awbkungen variiert und die Ergebnisse
verschiedener Beschreibungen verglichen. Zuerst wird die ImplementierungRjestann defMSG

und abschlieRend d&T betrachtet. Br alle Berechnungen werden die in Abschnitt 3.1.1 spezifizierten
elastischen Parameter gt und ViskosiatsmodelVMF (Abschnitt 3.1.4) sowie EismoddICE-3G-

M (Abschnitt 3.2.1) verwendet.

4.4.1 Raumliche und zeitliche Auflosung bei derVR

Wie in Abschnitt 4.1 dargestellt, mufd neben der Zeitdifferenz des Differenzenschemas (2.104) auch der
maximale Gradjn.x der spektralen Repsentation ge@ahlt werden. Desweiteren ist die Unterteilung
des Intervalld0, a] in P Teilintervalle [r, ;1] vorzunehmen, auf denen die finiten Elementeund
&, durch (2.71) und (2.73) definiert sind. Hier soll der EinfluR der@aten aumlichen und zeitlichen
Diskretisierung untersucht werden.

Abbildung 4.1 zeigt das Spektrum der gegémtigen Radialverschiebung berechriat £,,.. = 90
und jmax = 340. Die Differenzen zwischen den Amplituden der Spektrénjf < 90 sind um vier
GroRenordnungen kleiner als die maximalen Amplituden. Durch die Wahljygn = 90 wird die
Kopplung mit Termen éherer Gradej( > 90) unterdiickt, was sich in den Differenzen zwischen den
Spektren widerspiegelt. Zum Vergleich sind in Abbildung 4.2 die Spektren der Radialverschiébung f
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Abbildung 4.1: Vergleich der Spektren der Radialverschiebuingjf,.. = 90 (grine Punkte) ung,.. = 340

(rote Punkte) unter Verwendung vdiMF undICE-3G-M. Die Differenzen zwischen den Spektren sind mit blauen

Punkten eingezeichnet.
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Abbildung 4.2: Vergleich der Spektren der Radialverschiebuingf, .. = 270 (griine Punkte) ungl,,.,. = 340
(rote Punkte) unter Verwendung vioiMF undICE-3G-M. Die Differenzen zwischen den Spektren sind mit blauen
Punkten eingezeichnet.

Jmax = 270 und jn.x = 340 gezeigt. Hier sind die Differenzen (blaue Punkte) um sechiE3&mn-
ordnungen Kleiner als die maximalen Amplituden der spektralen@&eptation. Durch die VergRe-
rung vonjm.x wird somit die Kopplung mit dendheren Graden wesentlich besserlioésichtigt, da
fur jumax = 270 die Differenzen in den Amplituden der spektralen Reggntation nochmals um zwei
GroRenordnungen geringer ausfallen als f,.x = 90 und auch um zwei Gfienordnungen kleiner
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Abbildung 4.3: Differenz der Geschwindigkeit der Radialverschiebuiigjf,.. = 90 und j,.. = 340 unter
Verwendung vo'MF undICE-3G-M.
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Abbildung 4.4: Differenz der Geschwindigkeiten der Radialverschiebuimgf... = 270 undj., = 340 unter
Verwendung voWMF undICE-3G-M.
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Tabelle 4.1: Zeitdifferenzen At, und Lange der finiten Elementg, der Berechnungeriif die Testgihj.

At (a) h (km)
t1 5 hl 10
t2 10 h2 20
t3 20 h3 30
t4 30 h4 40
t5 40 h5 50

sind als die Amplitudendfr j,.x > 300. Diese Untersuchungen zeigen den Einflul3 ygr. auf die
Kopplung und gleichzeitig die &fRRenordnung der unteiirkten Kopplung. Zur weiteren Begutachtung
des Einflusses voh,.x ist in Abbildung 4.3 die Differenz der Geschwindigkeiten der Radialverschie-
bung Ur jax = 90 undjnax = 340 gezeigt. Dasaumlich kleinskalige Muster ist dadurch zu éndn,
daR hier haupthlich Amplituden aly = 90 beitragen. Die Differenzen der Geschwindigkeiten liegen
bei +£0.01 mma!, was~ 1% der Geschwindigkeit der Radialverschiebuiig die geviahlten Modelle
entspricht. In Abbildung 4.4 werden die Geschwindigkeiten der Radialverschiebiungf = 270
und jmax = 340 verglichen. Hier sind die Differenzen um einedBenordnung kleiner und im Bereich
von +£0.001 mma!. Diese Berechnungen zeigen, in welchem Bereich die Ungenauigkeiten in den Ge-
schwindigkeiten der Radialverschiebung liegen, die durch den Abbruch der Reihen verursacht werden.
Fur die weiteren Berechnungen wird, wie bereits in Abschnitt 4.6, j,,.,. = 340 gewahlt.

Im folgenden soll der Einflu3 der Wahl des Zeitschritis das Differenzenschema und der Diskre-
tisierung in Radialrichtung betrachtet werden. Dazu wird der Zeitschtitt= ¢'*! — ¢! fur die letzten
25 ka variiert, und es werden verschiedene Diskretisierungen der Radialridhtengy 1 — 7. fur den
oberen Mantel5701 km < r < 6271 km, gewahlt. Variiert werden der Zeitschritkt und die LAngeh
der finiten Elemente, d. h. die Diskretisierung in Radialrichtung, in jew@ii$ $chritten, was mitih;
bezeichnet wird. Die entsprechenden Zeitschritte unagen der finiten Elemente sind in der Tabelle 4.1
angegeben. i diese Diskretisierungen sind die gegémtigen Radialverschiebungerberechnet. Die
Radialverschiebung des Testhl wird als Referenz verwendet, unidrfdie anderen Tests die Varianz,
Xvar, Derechnet:

L
Yoar (1) 1= = J > (uthi(y,1 utlhlme,t))z. (4.15)
=1
Hier bezeichnet), die Gitterpunkte auf der Obe#ithe gera3 (4.3). Die Varianz béglich der ge-
genwartigen Radialverschiebung des Tedtisl ist fur alle Tests in Tabelle 4.2 gelistet. Ebenso ist dort
die Varianz der gegeréwtigen Meeresspiegeiderung angegeben, die analog zu (4.15) definiert wird.
Die Variation der Zeitdifferenzen im betrachteten Interdedl < At¢ < 40a ve&ndertyy,, nur in
der GBRenordnung von.01 mm. Der Einflu® der Wahl der Diskretisierung mit finiten Elementen im
Intervall 10 km < A < 50 km ist in der GBRenordnung voihmm, d. h. zwei GdRenordnungen dibper.
Fur die gevahlte Diskretisierung in Radialrichtung, die mit den Viskatsterteilungen in Abschnitt 3.1
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Tabelle 4.2:Varianz, .., fur die Diskretisierungstestzh;.

Test

Xvar (u) (mm)

Xvar(s) (Mm)

t2hl
t3h1
t4hl
t5h1
t1h2
t2h2
t3h2
t4h2
t5h2
t1h3
t2h3
t3h3
t4h3
t5h3
t1h4
t2h4
t3h4
t4h4
t5h4
t1h5
t2h5
t3h5
t4h5
t5h5

0.002938037
0.008827054
0.014738579
0.020642345
1.184606400
1.185634537
1.187712071
1.191191797
1.191956946
0.396897564
0.397776245
0.399599894
0.401723583
0.403553226
1.414267854
1.415355041
1.417548118
1.421274707
1.422020499
1.910994944
1.912104834
1.914338323
1.918830918
1.918866573

0.002516312
0.007557895
0.012634775
0.017691309
0.804735436
0.805436631
0.806858342
0.809307848
0.809780248
0.227919227
0.229598911
0.233008119
0.236636637
0.240046937
0.932496464
0.933358744
0.935099170
0.937989740
0.938650161
1.290911148
1.291641051
1.293111305
1.296246889
1.296097856

angegeben ist, ergibt Sigh.; (u) = 0.034788178 mm undyya, (s) = 0.022818493 mm. Verglichen mit
den Varianzen in Tabelle 4.2 sind diese nur gefiigig groRer als die Minimalwertelf den Test2h1.

Somit bedingt die ge@hlte Diskretisierung nur sehr geringe Abweichungen von den Ergebnissen des

zeitlich und &umlich hochaufisenden Testd h1l.

4.4.2 Ozeanrepésentationen in derMSG

In Abschnitt 2.3.2 werden bei der Ableitung ddSG verschiedene Ozeanréygentationen eingeffirt.

Hier sollen die Auswirkungen der Beschreibungen auf die berechnete gadeyaMeeresspiegahde-

rungen betrachtet werden.

Abbildung 4.5 zeigt die berechnete Geschwindigkeit des Meeresspiegelanétidigsdurch (2.120)
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Abbildung 4.5: Geschwindigkeit des Meeresspiegelanstiég<RA unter Verwendung vo'MF und
ICE-3G-M.
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Abbildung 4.6: Geschwindigkeit des Meeresspiegelanstiég<iRB unter Verwendung voMF und
ICE-3G-M.
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Abbildung 4.7: Differenz der Geschwindigkeiten des MeeresspiegelanstiegdRB und ORA unter Verwen-
dung vonVMF und ICE-3G-M. Positive Differenzen ergeben sich bedBeren GeschwindigkeiteiifORB als
fur ORA.

gegeben®RA. Auffallig ist die faumliche Verteilung der positiven Geschwindigkeiten des Meeresspie-
gelanstiegs, die sich fasiber die gesamten Weltmeere erstreckt und in den Ozeanen nahe der plei-
stozanen Eisschilde ihre Maximalwerte von f@shma ! erreicht. Unter den Zentren der pleishoen
Eisschilde, in der Hudson Bay, der Barents- und Kara- sowie der Ostsee, sind hingegen negative Ge-
schwindigkeiten zu beobachten, die ve@ mma ! in der Barents- und Karasee big mma ! in der
Hudson Bay reichen. Desweiteren sind um die Antarktis, besonders um die Antarktische Halbinsel, Ge-
biete mit Geschwindigkeiten voa10 mma ! und weniger zu erkennen. Dies ist auf die sehr grofRen
Eismichtigkeitéinderungen vonCE-3G-M in diesen Gebieten ziickzufihren. DieAnderungen im
Meeresspiegel innerhalb der antarktischdistenlinien ist mit den unterschiedlichen Beschreibungen
von Schelfeis und Topographie (Abschnitt 4.2) hinsichtlich désténliniedt zu erkkren (z. B. Ross,
Ronne und Filchner Schelfeis).

In Abbildung 4.6 ist die berechnete Geschwindigkeit des Meeresspiegelangtidgsdurch (2.121)—
(2.124) gegeben®RB gezeigt. Zur Verdeutlichung der Unterschiede in den berechneten Geschwindig-
keiten des Meeresspiegelanstiegs ist in Abbildung 4.7 die Differenz der Geschwindigke®#B und
ORA gezeigt. Hier &llt auf, daR fastiber die gesamten Ozearig ORB ein geringerer Meeresspiegelan-
stieg zu verzeichnen ist al&afORA (in Abbildung 4.7 eine Differenz vor —0.5 mma!). AuBerdem

!Die hier eingezeichneten itétenlinien entsprechen denen im Programm GMT (Wessel & Smith, 1991) (siehe auch:
http://www.soest.hawaii.edu/gmt/), wobei Schelfeisgebiete innerhalb idlstieKlinien liegen, was der Ozeanrggntation in
Abschnitt 2.3.3 widerspricht.
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Abbildung 4.8: Geschwindigkeit des Meeresspiegelanstiég€RC unter Verwendung voMF und
ICE-3G-M.

ist fur ORB an den Kisten Nordamerikas ein Meeresspiegelanstieg von maximmh a ' und um
die Antarktis von maxima$ mma! zu beobachten (in Abbildung 4.7 eine Differenz venl mma!
bzw.~ 2.5 mma ! zwischen den unterschiedlichen Ozeanaspntationen). Diese Beobachtungen sind
dadurch zu erldren, daR beDRA nur eine uniforme Ozeanlast lieksichtigt ist, viahrend belORB
auch die Deformation des Ozeanbodens und des Geoids beachtet ist.

Abbildung 4.8 zeigt die Geschwindigkeiten des Meeresspiegelanstie@RIC, die durch (2.125)—
(2.128) beschrieben wird. Die berechneten Geschwindigkeiten des MeeresspiegeldindD&iz fAb-
bildung 4.6) undORC (Abbildung 4.8) sind sehéhnlich, so dalR zur Verdeutlichung der Unterschiede
in Abbildung 4.9 die Differenz in den Geschwindigkeiten zwischen den Ozedgs®pationen darge-
stellt ist. Es zeigt sich, dalR die wesentlichen Unterschiede in Gebieten auftreten, in de@&Cheie
Kustenlinien zeitlich variieren, wie in der Hudson Bay in Kanada, dést&n Schwedens und Finnlands
sowie in den Schelfeisgebieten der Antarktis. Der Unterschied an dsteiK des Bottnischen Meerbu-
sens zwischen den Geschwindigkeitétn®@RC undORB betragt bis zu—2 mma . In der Hudson Bay
erreichen die Unterschiede bis zu5 mma !, da nur belORC das Trockenfallen von #stengebieten
bei zeitvariablen Kistenlinien niglich ist.

Abschlie3end wird nochmals auf die gro3en Unterschiede im Betrag undwalichen Verteilung
der Geschwindigkeit des Meeresspiegelanstigag©®RA undORB hingewiesen (Abbildung 4.7). Daran
ist die Notwendigkeit der Béicksichtigung der Deformation des Ozeanbodens und des Geoids ersicht-
lich. Die raumlich nur sehr begrenzten Unterschiede in der Geschwindigkeit des Meeresspiegelanstiegs
zwischenORB und ORC tauschen einen geringeren Einfluld der zeitvariablést&nlinien vor. Wird
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Abbildung 4.9: Differenz der Geschwindigkeit des Meeresspiegelanstiasg@RC undORB unter Verwendung

von VMF und ICE-3G-M. Positive Differenzen ergeben sich bebBeren Geschwindigkeiteirf ORC als fur
ORB.
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Abbildung 4.10:Differenz des Meeresspiegelanstiegs s&ka BP zwische®©RC undORB unter Verwendung
von VMF undICE-3G-M. Positive Differenzen ergeben sich bedbBeren Werteniir ORC als fur ORB.
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Abbildung 4.11: Meeresspiegelanstieg s¢i ka BP fir ORC unter Verwendung voN'MF undICE-3G-M.

hingegen der Meeresspiegelanstieg s&ka BP fir ORC mit ORB verglichen, zeigen die Differenzen,

daR fast die gesamte amerikanische Atlaniitk, die Kiste Alaskas, weite Teile der Nordsee und der
sibirischen Kiste sowie das Gebiet von der chinesischést&iber die Philippinen und Indonesien bis
nach Neu-Guinea und Australien davon betroffen sind (Abbildung 4.10). Besondeiligusihd die
Differenzen in den Schelfeisgebieten der Antarktis. An diesésté&h und ir den genannten Zeitraum
existieren allerdings eine Vielzahl von Beobachtungen, die zur Begutachtung der verwendeten Eis- und
Erdmodelle herangezogen werdeinken (Kapitel 5). Bei Verwendung vddRB anstelle vonORC
weichen die Berechnungen des Meeresspiegelanstiegs in den oben gendrstiéeig&bieten um maxi-

mal 75 m ab, in den Schelfeisgebieten der Antarktis sogar um maximél m. Diese Differenzen sind

auf die zeitablngige Ozeanfunktion b&RC zuriickzufihren. In Abbildung 4.11 ist der Meeresspie-
gelanstieg seit8 ka BP fur ORC gezeigt, der in den #stenregioner- 90 m aufweist, so dal3 die oben
angegebenen Differenzen mehr &8 des Meeresspiegelanstiegs betragen. Hieran ist die Notwendig-
keit ersichtlich, ORC anzuwenden, insbesondere bei Vergleichen von modellierten und beobachteten
Meeresspiegéhderungen.

4.4.3 Alternative Beschreibung des inkrementiellen Tagheitstensors in delRT

Im folgenden werden die in Abschnitt 2.4.6 vorgestellten Gleichungen der alternativen Ableitung des
inkrementiellen TagheitstensorsC'™, verwendet, um die entsprechenden Ergebnisse mit denen der
MacCullagh-Formeln (2.197) und (2.208) zu vergleichdir.die Berechnungen wirdRC gewahilt.

In Abbildung 4.12 werden die Ergebnisse mit Hilfe der MacCullagh-Formeln und der alternativen
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Beschreibungifr C™ verglichen.Uber die gesamte Zeitspanne von 120 ka betragen die Abweichung-
en fur alle drei Komponenten weniger als 5%. Es bleibt zu untersuchen, wie stark der berechnete ge-
genwartige Meeresspiegelanstieg von der Variation der Erdrotation beeinflu3t wird. Hierzu wird in Ab-
bildung 4.13 die Differenz der Geschwindigkeiten des Meeresspiegelanstiegs bek&8ehtigung und
Vernachéissigung deRT gezeigt. Auffillig ist das Muster der Differenzen, welches deutlich dem domi-
nierenden Term vom Grafl= 2 und von der Ordnung: = 1 der spektralen Repsentation folgt. Die
Differenzen liegen im Bereich voft0.2 mm a !, wobei Maximalwerte an der amerikanischen @ste

und nahe der westaustralischeiigte auftreten, wohingegen Minimalwerte an dédamerikanischen

und japanischen #sten erreicht werden. Der Vergleich mit aus PegelmelRwerten abgeleiteten Geschwin-
digkeiten des Meeresspiegelanstiegs, die in déR@&nordnung vor 1.5 mma ! liegen (Abschnitt 6.3

und 7.1), zeigt, welchen Beitrag drRfT liefert und verdeutlicht damit deren Bedeutung bei der Untersu-
chung des gegerawtigen Meeresspiegelanstiegs.

4.4.4 Einflul? der rotationsbedingten Deformation in derRT

In Abschnitt 4.3 wird in der Darstellung der Implementierung Bdr auch darauf eingegangen, wie
die rotationsbedingte elastische Deformationio&sichtigt werden kann. Hier soll nun untersucht wer-
den, welchen Einflu3 die Bécksichtigung oder Vernadidsigung dieses Effekts auf den berechneten
Meeresspiegelanstieg hat.

Abbildung 4.14 zeigt die Differenz der Geschwindigkeiten des gegetiyen Meeresspiegelanstiegs
bei der Beiicksichtigung und Vernacissigung der rotationsbedingten elastischen Deformation in der
RT. Auch hier fillt das Muster der Differenzen auf, das wie in Abbildung 4.13 dem dominierenden
Term vom Gradj = 2 und von der Ordnungn = 1 der spektralen Repsentation des Zentrifugal-
potentials folgt. Wie in Abschnitt 4.3 dargestellt unterscheidet sich dsihg der Liouville-Gleichung
bei Beiicksichtigung der rotationsbedingten elastischen Deformation im Vergleichodenh bei Ver-
nachhssigung in dem beschriebenen Faktor aus den Love-Zahlen und der Verwendung der Chandler-
anstatt der Euler-Frequenz. Das Zentrifugalpotential ist proportional zu demngen der Liouville-
Gleichung, was bedingt, dal3 die Differenzen diesem Muster folgen. Die Extremwerte in Abbildung 4.14
liegen bei~ 40.05 mm a *. Der Vergleich mit der GiRenordnung des Einflusses deriBasichtigung
derRT von £0.2mma! zeigt auf, daR die Bécksichtigung der rotationsbedingten elastischen De-
formation in derRT mit ~ 25% zum Gesamteffekt beégt. Rir alle weiteren Berechnungen in dieser
Arbeit wird der Einflu® der rotationsbedingten elastischen Deformation alRTigericksichtigt.

Zur Bewertung in diesem Abschnitt ist anzumerken, daR’ der Einflul3 décBsichtigung der rota-
tionsbedingten elastischen Deformation in der Liouville-Gleichung erst quantitativ erfal3t werden kann,
wenn die Berechnungen mit einer konsistenten Theorie dieses Effekts wiederholt werden. In einer kon-
sistenten Theorie iif3te die rotationsbedingte viskoelastische Deformation durch die Kopplung des Zen-
trifugalpotentials in die Gleichungen d¥R berlicksichtigt werden und nicht mit Hilfe der Love-Zahlen
in der Liouville-Gleichung beschrieben werden.
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4. Implementierung
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Abbildung 4.12: Komponenten des inkrementiellendfheitstensors berechnét ¥ MF, ICE-3G-M undORC
fur die letzten 120 ka. Die rote Linie zeigt das Ergebiirsdie MacCullagh-Formeln (2.197) und (2.208), digry
Linie das fir die alternative Beschreibung (2.179)—(2.188) €. Die Beittage CV** (blaue durchgezogene
Linie) undC"™ (blaue unterbrochene Linie) der alternativen Beschreibung siridzich eingezeichnet.
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Abbildung 4.13: Differenz der Geschwindigkeiten des Meeresspiegelanstiegs béckschtigung und Ver-
nachbssigung deRT unter Verwendung voWMF undICE-3G-M. Positive Differenzen ergeben sich bedBeren
Geschwindigkeiten bei Backsichtigung als bei Vernadgidsigung deRT.
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Abbildung 4.14: Differenz der Geschwindigkeiten des Meeresspiegelanstiegs béclschtigung und Ver-
nachhssigung der rotationsbedingten elastischen Deformation iR@aemter Verwendung vovMF und ICE-

3G-M. Positive Differenzen ergeben sidlrfgroRere Geschwindigkeiten bei Beksichtigung als Vernachssi-
gung des Effekts.



5. Bewertung der Eingabemodelle

In Kapitel 3 werden die Eingabemodelle vorgestellt, die bei der Untersuchung des Einflusses der plei-
stozinen Eisschildevolution auf die gegeimtigen Meeresspiegehderungen verwendet werden. Hier

soll eine Methode zur quantitativen Bewertung dieser Eingabemodelle aufgezeigt werden. Hierzu werden
geologische Beobachtungen herangezogen, aus denen sich Informéifiemetie Meeresspiegaide-

rung fur bestimmte Orte und Zeiten seit dem Pleigioznd Holoan ableiten lassen.

5.1 Konzept der Bewertung

In der Literatur werden eine Vielzahl von viskoelastischen Erdmodellen (z. B. Tushingham, 1992; Pel-
tier & Jiang, 1996; Lambeck et al., 1998a; Peltier, 1999; Wieczerkowski et al., 1999; Fleming et al.,
2003; Martinec & Wolf, 2005) und Eismodellen (z.B. Tushingham & Peltier, 1991; Greve & Hutter,
1995; Huybrechts & T'siobbel, 1997; Lambeck, 1998) vorgestellt. In Kapitel 3 werden einige derartige
Modelle als Eingabemodelléif diese Untersuchunggsentiert. Um die optimalen Eingabemodelle zur
Berechnung des Einflusses der pleigtoen Eisschildevolution auf die rezente Meeresspiegidrung
auszuvahlen, bedarf es eines Bewertungskriteriums.

In dieser Arbeit wird dazu die Meeresspiayellerung der letzten 20 ka herangezogen, die nur
indirekt und fehlerbehaftet aus Beobachtungen abgeleitet werden kann. Geomorphologische Hinweise
und Sedimente, die organisches Material enthalténnkn als Indikatorenif den relativen Meeres-
spiegelanstieg verwendet werden. Dazusgen die geographische Position und dighéliber dem
gegenviartigen Meeresspiegel bestimmt und eine Altersbestimmung vorgenommen werden. Zumeist
wird fur die Meeresspiegelbestimmung organisches Material herangezogen und die Methtide der
Altersbestimmung verwendet. Auf die Altersbestimmung und Kalibrierung der Proben und damit ver-
bundene Probleme wird in Abschnitt 5.2 eingegangen. Istigioh, fur eine Meeresspiegelbestimmung
alle erforderlichen Gif3en zu bestimmen, werden die&edie weitere Betrachtung als Indikator des re-
lativen Meeresspiegelanstiegs (SLbezeichnet. &r jeden SLI sind somit die geographische Position,
die Hohe iber dem gegenartigen Meeresspiegel und das Alter bekannt. Detaillierte Informationen zu
der Datenbasidifr die SLI, auf die hier zuirckgegriffen wird, sind in Abschnitt 5.2 zusammengestellt.

Zur Bewertung der Eingabemodelle werden verschiedene Kombinationen von \askositd Eis-
modellen verwendet, um an den entsprechenden geographischen Positionen der SLI den Meeresspiegel-
anstieg seit dem Pleistaa oder Holoan zu berechnen. Diese Ergebnisse werden dann mit den Beob-
achtungen verglichen und mit Hilfe von Qualisfunktionen, die in Abschnitt 5.3.1 vorgestellt werden,
bewertet. Dieser Methode liegt die Idee zugrunde, daf3 die Visiteditismodellkombination, die die
Beobachtungen des pleistoren und holaanen Meeresspiegelanstiegs am besten reproduzieren kann,

! Abgeleitet von “Sea-Level Indicator”.

78
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Abbildung 5.1: Einteilung der SLI in &inf Regionen, die in Abschnitt 5.1 vorgestellt werden. Die geographischen
Positionen der SLI sind entsprechend der Regionen farbig markigrtrot), R2 (grin), R3 (orange) R4 (gelb),

R5 (blau). Die hierzu verwendeten Symbole sind hinsichtlich der drei Typen von Beobachtufigdireise),

siel (stehendes Dreieck) ungl:, (hangendes Dreieck) géilt.

min
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auch die geeigneteste ist, um den EinfluR der plefstem Eisschildevolution auf die rezente Meeres-
spiegehinderung zu berechnen. Offensichtlich ist es mit diesem Ansatz niaiiach, Viskositts- und
Eismodelle getrennt zu bewerten, da die Reproduktion des plaistoaind holaanen Meeresspiegelan-
stiegs bei gleichzeitigen freien Parametern in den Visktsitund Eismodelleruf die beste Anpassung
mehrdeutige Bbsungen hervorbringt. Eine Variation der Viskéssiverteilung kann demnach weitestge-
hend durch eine Variation in der Lastgeschichte kompensiert werden und umgekehrt.

In Abschnitt 3.1 ist darauf hingewiesen, dal$ flie theoretische Beschreibung ein radialsymme-
trisches Erdmodell angenommen ist. Dies stellt insofern eine Ei@sktng dar, als unterschiedliche
Machtigkeiten nicht nurifr die kontinentale und ozeanische Lithogmhbestimmt werden, sondern auch
in den Gebieten der pleista@en Eisschilde unterschiedliche Lithoaptnnachtigkeit diskutiert werden
(z.B. Fjeldskaar, 1997; Kaikkonen et al., 2000; Kendall et al., 2003; Martinec & Wolf, 2005). Deshalb
werden hier @ir die Bewertung der Viskosits- und Eismodelle die SLI in Regionen zusammengefal3t,
die die pleistoane Eisschildverteilung bigcksichtigen. Die sich aus der Einteilung ergebenden Regio-
nen werden auch im Abschnitt 6.4 zur Einteilung der Pegelstationen verwendet. Alle SLI werden einer
der folgendeniinf Regionen zugeordnet (Abbildung 5.1):

e R1: Region des skandinavischen Eisschilds,
¢ R2: Region des nordamerikanischen Eisschilds,
e R3: Region des ardlichen Atlantiks, begrenzt durdRl undR2,
e R4: Region des ardlichen Pazifiks,
¢ R5: Region der gdlichen Hemispére.
Fur jede Region werden in Abschnitt 5.3.2 die verschiedenen Vigiteditismodellkombinationen be-

wertet.

5.2 Beobachtungsdaten

Die Datenbasisifr die SLI, die zur Bewertung herangezogen werden, wurde von V. Klemann (pers.
Komm.) zusammengestellt. Die zudgelye Datenbank enét fir jeden SLI mindestens folgendéirf
die Bewertung notwendigen Angaben:

e geographische Breite,, und Lange,p,

e relativer Meeresspiegelanstieg:;, beZiglich des gegenartigen Meeresspiegels,
o MC-Alter,

e kalibriertes Alterte.

Zusatzlich werden Angabeiiber die Fehlerintervalle der einzelnend@en gemacht. Die kalibrierten
Alter sind, wie in Wolf et al. (2004) beschrieben, mit dem Progracatib 4.1  (Stuiver & Reimer,
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Tabelle 5.1: Anzahl, N, der fur die Bewertung in Abschnitt 5.3 kiécksichtigten SLI in den RegioneRi, . . .,
R5 und in der GesamtregidR1-R5.

Gruppe R1 R2 R3 R4 R5 R1-R5
N 536 6084 1150 92 154 8016

1993) fir eine Halbwertszeit voB570 a aus der*C-Altern berechnet. Das Alter wird aus der Mittelung

der Randwerte dexr-Intervalls entsprechend = (2, + ¢ ) /2 berechnet. Somit kann die Zeit der
Ablagerung der Probe angegeben werden, die sich auf das Kalenderjahr 1950 bezieht und im folgenden
mit BP gekennzeichnet wird.

Der beobachtete relative Meeresspiegelanstiglg, ist nicht nur fehlerbehaftet, so daf Minimal-
und Maximalwert angegeben werderissen, sondern in Aliimgigkeit von der Probe kanranfig nur
eine unteres: , oder oberes;y. , Schranke angegeben werden. Dies ergibt sich aus der Art der Probe,
da verschiedene Proben, wie z. Bivasser-Torf (Shennan & Horten, 2002), auf eine obere Schranke
und andere, wie z. B. bestimmte Muscheln und Korallen (z. B. Pirazolli, 1996), auf eine untere Schranke
hinweisen. 8Rwasser-Torf kann direktber dem Niveau der Hochwassertide entstehen, jedoch auch
weit Uber diesem Niveau gebildet werden. Ebenso geben bestimmte Muscheln und Korallen nur eine
Mindestlbhe fur den mittleren Meeresspiegel, da sie auch noch in einiger Tiefe unter dem Meeresspiegel
leben bnnen.

Die in dieser Arbeit herangezogene Datenbank von V. Klemann basiert teilweise auf anderen Da-
tensammlungen. SLI aus Nordamerika wurden von A.S. Dyke (pers. Komm.) ziirgued gestellt.
Weiterhin wurden SLI aus Finnland (Eronen et al., 1995), den Niederlanden (Jelgersma, 1961), Belgien
(Kiden et al., 2002) und GroRRbritannien (Shennan & Horten, 2002) eingebunden. In Tabelle 5.1 ist zu-
sammengefaldt, wie grolR die Anzah, der SLI in den verschieden Regionen ist, die in Abschnitt 5.1
eingefihrt worden sind. Diese SLI bilden die Grundlage der Bewertung der verschiedenen Eingabemo-
delle in Abschnitt 5.3.

Als Beispiel {ur die geographische Verteilung aus@éer SLI wird in Abbildung 5.2 das Gebiet der
hollandischen Nordsee gezeigt. Die sich aus den SLI ergebende Kurve des relativen Meeresspiegelan-
stiegs ist in Abbildung 5.3 wiedergegeben. Es ist hier anzumerkenjdaefBewertung jeder SLI mit
seiner zugebrigen geographischen Position beksichtigt und nicht eine gemittelte Positiam &lle SLI
eines begrenzten Gebiets verwendet wird. In Abbildung 5.3 sind die unteren Schrgikemit blauen
und die oberen Schrankes}. , mit roten Symbolen markiert. Das Beispiel zeigt deutlich den relativen
Meeresspiegelanstieg séitka BP, der vor- 5 ka BP in ein Plateaiibergeht. Solche Diagramme lassen
sich fur alle Gebiete, in denen SLI vorhanden sind, konstruieren.

5.3 Quantitative Bewertung

Eine Definition von Qualitsfunktionen zur quantitativen Bewertung ist notwendig,iolaefnen grofRen
Teil der SLI kein fehlerbehafteter relativer Meeresspiegelansijgg,zur Verfigung steht, sondern nur
eine oberes™L | bzw. unteres™ | Schranke angegeben werden kann. Die Einteilung der Proben in diese

max’ min’
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drei Typen von Beobachtungen ist, wie in Abschnitt 5.2 beschriebe@ngiivon der Art (z. B. Sedi-
ment, Muschel, Walknochen) der Probe.

5.3.1 Qualitatsfunktionen

Die Idee zur Entwicklung von Quaditsfunktionen ist Wolf et al. (2004) enthommen. Hier wird der Ver-
gleich des berechnetestf, (A, ¢, t), mit dem beobachtetes;' (A, ¢, t), Meeresspiegelanstieg mit Hilfe
einer Qualiatsfunktion bewertet, die die Werte des Interviilsl| annimmt und einem “fuzzy scheme”
(Demicco & Klir, 2004) folgt. Die in Wolf et al. (2004) vorgestellten trap@zhigen Qualiatsfunktionen
sind jeweils fir die drei Typen von SLI eingéhrt. Fur eine untere Schranke’-! , ist die Qualititsfunk-

tion wie folgt definiert:

1 fur s0 > s
[1]( O oSLI Y ._ 5% — s+ As . SLI o SLI 51
g (s®, ) = Rin fur S - As < s© < sSH (5.1)
0 far O < st — As

Die Lange,As, des linearen Abfalls der Quadiisfunktion,g!), wird aus dem Fehler der Altersbestim-
—t ) /2, und der Geschwindigkeit des berechneten Meeresspiegelanstiegs,

cal ,__ cal
mung, e = (¢ e

max

bestimmt:

As = 9 &, (5.2)
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Abbildung 5.3: Relativer Meeresspiegelanstidg flie SLI in Abbildung 5.2.

Fur eine obere Schranke™ | gilt folgende Definition:

ax!?

1 far sO < s
[1]/.0 JSLI \ . SSH o+ As—s° . SLI o SLI
g (87, Smax) = max— far S <87 < Spax +As - (5.3)
0 fur sO >S4 As

Wird anhand eines SLI ein mit einem Fehlet}’, behafteter relativer Meeresspiegelansti€gy;, be-
stimmt, werdeniir die Berechnung der Quadisfunktion die untere und obere Schranke g8m

SLI  .__ SLI SLI

Spin = Sint — € (5.4)
SLI o SLI SLI

Smax ‘= Sint +e (55)

definiert. Damit folgt @ir die Qualititsfunktion

1 far sSHL < g0 < g5

min — max
o SLI
5" — Spin + As i SLI o SLI
[1]/.O0 oSLI _SLI \ ._ ml;l far Smin — A8 <7 < spin 5.6
q (S 7smin78max) . SSLI + As — 50 . o - . ( . )
max— far Spt < 8Y < Spax + As
0 sonst

Die in (5.2), (5.4) und (5.5) auftretenden Fehler der Altersbestimmemig,und des beobachte-
ten relativen Meeresspiegelanstieg®:, werden fir die Berechnung der Qualisfunktionen aus der
verwendeten Datenbaribbernommen, wobei zétzlich beachtet wird, daf3 sie nicht unter festgelegte
Minimalwerte fallen. Im folgenden wird

e > 2504, (5.7)
e > 2m (5.8)
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gewahlt. Fir die NV SLI in einer der RegioneR1, ..., R5 kdnnen somit die jeweiligen Quaditsfunk-
tionen bestimmt und zum Abweichungswert

N

1
XSLI[l] =1 ¥ Z q[l](sg, Sihlnm SrSnL;xn) (5.9)

n=1

zusammengefalt werden. DiedBey = '[! ist somit ein MaR ir die Abweichung des berechneten vom
beobachteten relativen Meeresspiegelanstie®t| dieser Region und bei optimaler Anpassung mini-
mal.

Bei der hier pasentierten Methode der Bewertung mit einer Qatdftinktion,g!"!, ist anzumerken,
daR berechnet€’, die aulRerhalb vost + As, unters]™! — As oderubers)tl + As liegen, keinen Ein-
flu auf die Bewertung der Viskoais-Eismodellkombination haben. Um auch diese in die Bewertung
einflieRen zu lassen, wird hier eine zweite Art von Qaadifunktion,¢!?, eingefihrt, die anstelle des
linearen Abfalls imAs-Intervall einen Abfall gerél3 einer Exponentialfunktion (Gauf3-Glockenkurve
z.B. Bronstein et al., 1997, S. 702) verwendet. Die entsprechende &sfalitktion fir eine untere

Schrankes{"! , ist definiert durch

1 far s° > s

q[2}(5075frh1n) = exp [—(s;(;;)%h;f] o © < ) (5.10)
Fur die Qualiitsfunktion einer oberen Schrankgl. , ist ¢/?! durch
) y 1 fur s < i
a7 (s, siae) = exp [ W} for 50> s (5.12)

definiert. Die Qualitsfunktion fir einen fehlerbehafteten relativen Meeresspiegelanstigg,ist defi-

niert durch
1 ) far S < 0 <M
SLI
[2]/.0 JSLI _SLI exp M far 50 < S
q (8 7Smin78max) = 2(AS)2 min ) (512)

o SLI \2
_(8 — Smax> :| fir O > SSLI

o0 [~ -
wobei die Zuordnungen (5.4) und (5.5) verwendet sind. Auch bei der Berechnung?vererden die
Minimalwerte der Fehler geafd (5.7) und (5.8) verwendet. Entsprechend (5.9) wird der Abweichungs-
wert, xSU12 | definiert:

N
1
XM= 1= 3T P, s, stiaen) (5.13)
n=1

5.3.2 Ergebnisse der Bewertung

Mit den Qualititsfunktionery!*! und ¢! werden fir die Eingabemodelle aus Kapitel @rfieweils eine
der RegionemR1, ..., R5 die Abweichungswerte,*“' und x5 bestimmt. Hierzu wird der relative
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Tabelle 5.2:Quantitative Bewertung der Eingabemodelle durch den Abweichungswiett!, der bei optimaler
Anpassung minimal ist. Die Minimalwerte der einzelnen Regionen sind rot markiert.

Viskosi-  Eismodell xSt Mittelwert

tatsmodell R1-R5 R1 R2 R3 R4 R5

VM1 ICE-3G-M 0.477264 0.835099 0.363263 0.846916 0.869565740853 0.731139
SCAN 0.467706 0.705404 0.369147 0.809565 0.869565 0.741195 0.698975
NAWI 0.381014 0.763456 0.260684 0.718261 0.934783 0.954545 0.726346

VMA ICE-3G-M 0.523244 0.893846 0.412655 0.875912 0.873152 0.759740 0.763061
SCAN 0.514144 0.795520 0.411521 0.864320 0.873049 0.759740 0.740830
NAWI 0.407729 0.843850 0.2952620.682609 0.953066 0.954545 0.745867

VMF ICE-3G-M 0.518734 0.796558 0.410389 0.838260.847826 0.760533 0.730713
SCAN 0.502053 0.718521 0.411925 0.81565P.847826 0.760890 0.710963
NAWI 0.424571 0.828080 0.306461 0.748696 0.934783 0.961039 0.755812

VMI ICE-3G-M 0.501192 0.792543 0.399841 0.840521.847826 0.750065 0.726160
SCAN 0.492684 0.710620 0.400379 0.81652P.847826 0.750392 0.705148
NAWI 0.415767 0.824121 0.297818 0.736522 0.914524 0.961039 0.746805

Tabelle 5.3Quantitative Bewertung der Eingabemodelle durch den Abweichungsyiett!, der bei optimaler
Anpassung minimal ist. Die Minimalwerte der einzelnen Regionen sind rot markiert.

Viskosi-  Eismodell  ys-! Mittelwert

tatsmodell R1-R5 R1 R2 R3 R4 R5

VM1 ICE-3G-M 0.418865 0.768928 0.317628 0.733070 0.807856 0.621284 0.649753
SCAN 0.405933 0.574811 0.324886 0.695309 0.8077@4619108 0.604364
NAWI 0.335431 0.679019 0.229469 0.609717 0.885369 0.948947 0.670504

VMA ICE-3G-M 0.467311 0.849610 0.365562 0.775286 0.811994 0.650760 0.690642
SCAN 0.454571 0.680784 0.367922 0.752847 0.811414 0.649868 0.652567
NAWI 0.356859 0.780549 0.2561930.569399 0.896615 0.949579  0.690467

VMF ICE-3G-M 0.460144 0.729029 0.362940 0.734905 0.798823 0.637205 0.652580
SCAN 0.438041 0.570090 0.362739 0.719538.798283 0.636034  0.617337
NAWI 0.370843 0.745355 0.266010 0.635970 0.830063 0.954785 0.686436

VMI ICE-3G-M 0.442287 0.728158 0.350894 0.738847 0.799194 0.630174 0.649453
SCAN 0.428959 0.569874 0.350900 0.719877 0.798613 0.629078 0.613668
NAWI 0.361840 0.742090 0.256817 0.623671 0.825173 0.955408 0.680632

Meeresspiegelanstieg MiRC (Abschnitt 2.3) an den geographischen Positionen der SLI zu den ent-
sprechenden Zeiten berechnéir Blle SLI aus einer degihf Regionen werden dang'!!l und ys-112!
genafR (5.9) und (5.13) bestimmt.

In Tabelle 5.2 sind die entsprechenden Abweichungswg?fé[,”, zusammengefalit, wobei die Mi-
nimalwerte der einzelnen Regiond®l, . .., R5, rot markiert sind. Diese bestimmen die optimale Ein-
gabemodellkombination der entsprechenden Region. Zum Vergleichiwijelfe Kombination der Wert
von 3“1 fiir die Gesamtregion und der Mittelwert det'!! fir die einzelnen Regionen angegeben.
Die auffallig kleinen Betage vonys“![!! fir die RegionR2 sind durch die groRe AnzahN = 6084)

von SLI zu erkéren.
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Wie in Abschnitt 5.3.1 edlutert, werden durch die Quatsfunktiong!*! diejenigen SLI, bei denen
der zugebrige berechnete Meeresspiegelansti€gyon den Schranken um mehr ds abweicht, mit
¢! = 0 bewertet. Somit tragen diese SLI nicht zur Bewertung bei, und es wird auch nitiskbihtigt,
wie weit der zugebrrige s© tatsachlich abweicht. Dies &gt zu den groRen Bégen des Abweichungs-
werts, 3“1 fiir verschiedene Regionen bei. Aus diesem Grund wird die Bewertung mit dera@asalit
funktion ¢/2 wiederholt. Die Abweichungswerte; "2, fir diese Bewertung sindif die Regionen
R1,..., R5 und alle Kombinationen der verwendeten Eingabemodelle in Tabelle 5.3 zusammengefalit.
Die Minimalwerte der einzelnen Regionen sind wiederum rot markiert. Alle Abweichungswé‘rt@l,
sind kleiner als die entsprechendett'['). Dies wird durch die beschriebene Modifikation der Qéddit
funktion erreicht. Zu den Werten vogt'2! ist noch anzumerken, daR diese in den Regid®EnndR5
fur andere Kombinationen von Eingabemodellen minimal sindialg ¥,

Die Ergebnisse der Bewertung der Eingabemodelle durch die Abweichungsw%fi@, wird in
Tabelle 5.4 zusammengefal3t. Dabei siaddie RegionerR1,..., R5 jeweils diejenigen Eingabemo-
dellkombinationen ausgelt, fur diey*“'2 minimal ist. Diese Kombinationen werden in Abschnitt 7.1
herangezogen, um den Einflu3 der pleiatten Eisschildevolution auf die Pegeldaténjede Region
getrennt zu berechnen.

Die regionale Variabilét der optimalen Eingabemodelle &kl sich zum Teil durch laterale Varia-
tionen der Viskosi#t (Abschnitt 3.1) und Lithosg@renn@chtigkeit (Abschnitt 5.1). Weiterhin sind die
betrachteten Eismodelle in unterschiedlichen Gebieten von unterschiedlicheaQualg die regionale
Variation der optimalen Eingabemodelle varst.

Tabelle 5.4:Optimale Eingabemodellkombinationeiir tdie RegionerR1, . . ., R5 mit Hilfe von y=:1[2,

Region R1 R2 R3 R4 R5
Viskositatsmodell VMI VM1 VMA VMF VM1
Eismodell SCAN NAWI NAWI SCAN SCAN




6. Pegeldaten

6.1 Pegelstationen und Datenreihen

Neben den in Abschnitt 1.2 angesprochenen Wassermarken wurde im 19. Jahrhundert in Skandinavien
begonnen Pegelstationen aufzubauen. Auch in anderen wichtigeraeatogn Hfen, wie z. B. Amster-
dam, Brest und Marseille, wurden Pegelstationen eingerichtet. Die registrierten Zeitreiheiir sied f
schiedene Untersuchungen herangezogen worden. In Skandinavien sind Pegelzeitreihen unter anderem
zur Beobachtung der postglazialen Landhebung verwendet worden. Desweiteren ist die Beobachtung
der lokalen Gezeiten in vielendfien von prindrem Interesse (Gezeitenpegel). Diese unterschiedliche
Verwendung der Pegeldaten isbglich, da Pegelzeitreihen mit der aktuelleibhe des Meeresspie-
gels befglich eines Referenzpunktes eine Vielzahl verschiedenerdgeitmessen. Zu einem geht die
Vertikalverschiebung des Referenzpunktes in die Mel3daten ein, so daf3 in Bezug zum mittleren Meeres-
spiegel aus langen Pegelzeitreihen die Vertikalbewegung der Pegelstation bestimmt werden kann. Zum
anderen wird bamlich des Referenzpunkts der Pegelstation die Beobachtung der Gezeitenamplituden
moglich. Desweiteren tragefinderungen im globalen Wasservolumen zur Variation der PegelmeRwer-
te bei. Diese werden durch die Expansion bei Temperaturvariationen (thermosterischer Effekt), durch
Variationen im Salzgehalt (haliosterischer Effekt) und durch die Variation in der Kapatat Was-
serspeicherung auf den Kontinenten (Ol#etilenwasser wie Stauseenjdde und Sumpfgebiete sowie
Eisschilde, Gletscher und Schneebedeckung) und im Grundwasser bedingt (Church et al., 2001). Die
PegelmelRwerte werden auch durch die Variation der Luftdruckverteilung um die Station beeinfluf3t. Zum
einen wird der Meeresspiegel direkt durch die Auflast des Luftdrucks deformiert, was als IB-Effekt
(Inverser-Barometer-Effekt) bezeichnet wird, und zum anderen kann durch Wind das Wasser in bzw. aus
Ozeangebieten gedingt werde, was als Windstau bezeichnet wird.

Ein groRRes Interesse besteht darin, aus den Datenreihen der verschiedenen Pegelstationen den glo-
balen mittleren Meeresspiegelanstieg zu bestimmen, der ein dMalief Variation des Wasservolumens
in den Ozeanen darstellt. Aufgrund der unterschiedlichen®gtzu den Pegelmewerten, die nur teil-
weise die Variation des Wasservolumens widerspiegeln, muf3 beachtet werden, welche Pegelstationen
beriicksichtigt werden idrfen. In Douglas (1991, 1997) werden Kriterien zur Auswahl von Pegelstatio-
nen entwickelt und Hinweise zur Bestimmung des globalen Meeresspiegelanstiegs aus den entsprechen-
den Datenreihen gegeben. Die Anforderungen an die Pegelstationen und an deren Datenreihen sind in
folgenden Kriterien zusammengefalit (siehe Douglas, 1997, S. 282):

e Mindesthnge der Datenreihe vaii a,
e Lage der Pegelstation entfernt von konvergenten Plégttelarn,

¢ \ollIstandigkeit der Datenreihe, vaiber80 %,

87
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845012

Abbildung 6.1: Globale Verteilung der ausgéhlten Pegelstationen gekennzeichnet durch die Zirggh
PSMSL-Identifikation (PSMSL-ID). & Nordamerika und Nordeuropa sind in Abbildung 6.2 und 6.3 Karten-
ausschnitte gezeigt.
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o weitgehenddJbereinstimmung der Datenreihen benachbarter Pegelstationen
im niederfrequenten Bereich,

e Lage der Pegelstationen entfernt von pleigtten Eisschilden.

Durch die vorgegebene Mindestige sowie weitgehende Vobstdigkeit der Zeitreihen soll die
Minimierung des Einflusses von dekadischen Variationen auf die Berechnung von Ausgleichsgeraden
ermiglicht werden. Die Restriktion auf Pegelstationen, die entfernt von tektonisch aktiven und postgla-
zial relaxierenden Gebieten liegen, soll den Einflul3 von Vertikalbewegungen auf die abgeleiteten linearen
Trends minimieren. Mit dem Vergleich von Datenreihen benachbarter Pegelstationen wird @izé-zus
che Qualiatskontrolle der Datenreihen eingéft. Entsprechend anderer Fragestelluréyaatern sich die
Auswahlkriterien. Bei Holgate & Woodworth (2004) wird z. B. zur Untersuchung der Beschleunigung
des Meeresspiegelanstiegs in der letzten Dekade nur noch das Kriterium angewandt, dal’ Zeitreihen der
Pegelstationen in den letzt&A a mindesten88 a Daten enthalten éissen. Daneben werden allerdings
Korrekturen fir die postglaziale Landhebung, den Einflul? von Erdbeben und anderen lokalen Faktoren,
wie z. B. die Vertikalbewegung durch Wassergewinnung, angebracht.(kiiRck auf die unterschied-
lichen Methoden bei der Bestimmung des globalen Meeresspiegelanstiegs wird in Ekman (2000) gege-
ben. Aufgrund der beschriebenen Probleme bei der Bestimmung des globalen Meeresspiegelanstiegs mit
Hilfe von Pegeldaten werden in den letzten Jahreftzlish Altimetriedaten von Satelliten herangezo-
gen (z.B. Cabanes et al., 2001b).

6.2 Bericksichtigte Pegelstationen

In dieser Arbeit werden ausschlie3lich Datenreihen von Monatsmittelwerten der Pegelstationen verwen-
det, die der Datenbasis des “Permanent Service for Mean Sea Level” (PSMSL) am Proudman Oceano-
graphic Laboratory entnommen sind. Soweit vorhanden werden die Zeitreihen des sogenannten “Re-
vised Local Reference (RLR) System” verwendet, da diese Zeitreihen vom PSM8glibbzeines
gemeinsamen Bezugsniveais &lle Pegel korrigiert werdénFir die extrem langen Zeitreihen der nie-
derlandischen Pegelstationen liegen die Daten nicht im RLR vor, sondern im sogenannten metrischen
System, in dem die Monatsmittelwerte direkt von den Pegelbetreibern ziiguerg gestellt werden.

Diese Datenreihen weisen nebedarngen von mehr al80 a auch besondere Qualitauf und werden,
ebenso wie die der deutschen Station Trainede, zuatzlich herangezogen. Dies erfolgt im Hinblick

auf das Interesse am linearen Trend des Meeresspiegelanstiegs, was gestattet, daRmeéativgen

an den Pegelstationen betrachtet werd@nnen (Abschnitt 6.3). Aus der Datenbasis des PSMSL wer-
den aus den im vorausgehenden Abschnitt genannténden nur Pegeldatenreihen verwendet, deren
Lange zumindestb a betagt. Die Datenbasis des PSMSL umfaf3t mehrere hundert Stationen mit Da-
tenreihen der Monatsmittelwerte der Pegel, wobei die Zeitreihen in @legevon einigen Jahren bis

zu 183 a variieren. Diel68 Pegelstationen mit Zeitreihe@riger alsi5a sind in Tabelle D.1 mit den

Fiir weitere Informationefiber die Datenbasis des PSMSL wird auf http://www.pol.ac.uk/psmsl/ verwiesen.
2 \Weitere Informationen zur Bearbeitung der Datenreihen der Monatsmittelwerte im RLR sind unter

http://www.pol.ac.uk/psmsl/datainfo/psmsl.hel und bei Woodworth et al. (1990) zu finden.


 http://www.pol.ac.uk/psmsl/
http://www.pol.ac.uk/psmsl/datainfo/psmsl.hel
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Abbildung 6.2: Verteilung der ausgeahlten Pegelstationen Nordamerikas gekennzeichnet durch dietziggeh
PSMSL-Identifikation (PSMSL-ID).

entsprechenden geographischen Koordinaten gelistet. Abbildung 6.1 zeigt die globale Verteilung der
ausgewahlten Pegelstationen, die an detadten Europas und Nordamerikas konzentriert siritt. diese
Gebiete sind in Abbildung 6.2 und 6.3 Kartenausschnitte gezeigt. Die MiAdgstlder Zeitreihen von

45 a stellt einen Kompromif3 dar zwischerbglichst langem Zeitintervall und dglichst groRer Anzahl

von Pegelstationen. Wie in Abschnitt 6.1 beschrieben bestehtiiten Zeitreihen die Gefahr, bei der
Berechnung einer Ausgleichsgeraden nicht alle langperiodischen Gezeiten zu eliminieren. Im folgenden
wird beschrieben, nach welcher Methode die linearen Trends berechnet werden, und dungigkdit

vom gewvahlten Zeitintervall untersucht.

6.3 Bearbeitung der Pegeldaten

Fur jede Pegelstation aus Tabelle D.1 wird ein sogenanntes LTA-Diagtarstellt. Hierzu werden
lineare Regressionefiff funfjahrige Teilintervalle der Zeitreihe durchdgéft, wobei das Berechnungs-
intervall um jeweils einen Monat verschoben wird, bis die gesamte Zeitiédibadeckt ist. Im achsten

3Abgeleitet von “Linear-Trend-Analysis”.
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Abbildung 6.3: Verteilung der ausgeithlten Pegelstationen Nordeuropas gekennzeichnet durch dietziggeh
PSMSL-Identifikation (PSMSL-ID).

Schritt wird das Berechnungsintervall um zwei Monate erweitert und die obige Prozedur wiederholt. Die
verwendeten Berechnungsintervalle mit dangeAt¢ und dem Mittelpunkt™* sind wie folgt definiert:

At At
MP __ . MP
= S ] (6.1)

Fir jedes Berechnungintervallt, lassen sich im Bereich vara bis zur maximalenénge der Zeitreihe,
Atmax, fur jeden Mittelpunkt,t™F, lineare Trendss™ (Steigungen der Regressionsgeraden), und die
zugeldrige Standardabweichungf;, berechnen. Der linearen Regression liegt der Ansatz

sty =8"t+a (6.2)
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Abbildung 6.4: LTA-Diagramm ir die Pegelstation Genova (PSMSL-ID 250011) und das Zeitintervall 1884—

1997. Im oberen Teil der Abbildung ist die Zeitreihe der PegelmeR3we&rtgezeigt. Im unteren Teil der Abbildung

ist der lineare Trends®, als Funktion der Bnge,At, und des Mittelpunkteg®, des Zeitintervalls mit Hilfe der
Farbskala dargestellt.

zugrunde, wobes® den PegelmeRwert bezeichneir lden linearen Trend”, den Achsenabschniit;,
und die Standardabweichung, finden sich folgende Ausidcke (z. B. Bronstein et al., 1997, S. 717):

N N N
NZstt"—ZSEZt"
SALPT) = TR (6.3)
NZ(tn)2 o (Z tn)
N n=1 N n=1
Z sy — §" Z "
a = "= = (6.4)

N
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Abbildung 6.5: LTA-Diagramm ir die Pegelstation Genova (PSMSL-ID 250011) und das Zeitintervall 1928—
1997.

No?

gt = ~ ~ 5 (6.5)

NY ()P - (Z t")

\ n=1 n=1
wobei
N
(sh — 5" 1" — o)

o = \”=1 N5 . (6.6)

Hier bezeichnet, die PegelmeRwerte zur Zeft und N deren Anzahl im entsprechenden Berechnungs-
intervall genaf (6.1).

Abbildung 6.4 zeigt das LTA-Diagramniif die Pegelstation Genova (PSMSL-ID 25001il) das
Zeitintervall 1884-1997. Audllig ist der Einflu® der Dateiitke der Jahre 1910-1927 auf die linearen
Trends. Desweiteren ist auf die unterschiedlichen linearen Trends vor und nach deti€ked&imhzuwei-
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Tabelle 6.1:Pegelstationen und zugaiige PSMSL-Identifikation mit Angabe von volistdigem und verlirztem

Zeitintervall.
PSMSL-ID Stationsname Volighdiges Zeitintervall Velrlirztes Zeitintervall
040081 Narvik 1928-2001 1948-2001
040191 Alesund 1945-2001 1951-2001
040221 Bergen 1883-2001 1928-2001
040261 Stavanger 1881-2001 1928-2001
040321 Oslo 1885-2001 1928-2001
150041 [Jmuiden 1871-2002 1920-2002
160021 Oostende 1937-2000 1945-2000
210031 Lagos 1908-1999 1908-1987
250011 Genova 1884-1997 1928-1997
500101 Vishakhapatnam 1937-1999 1937-1995
680181 Williamstown 1894-2000 1944-2000
680471 Fremantle 1897-2000 1915-2000
690022 Lyttelton 11 1924-2000 1924-1988
940052 Cedar Key Il 1938-2001 1938-1997
950011 St Georges 1932-1999 1944-1999
960021 Fernandina 1897-2001 1939-2001
960121 New York 1856-2001 1893-2001
970001 Saint John 1914-1999 1939-1999
970011 Halifax 1895-2002 1920-2002
970071 Quebec 1910-1997 1938-1994

sen. Far Berechnungsintervalle von mindestéidsa ergibt sich ein linearer Trend ven 1.20mma .
Wird das LTA-Diagramm ifir das verkirzte Intervall von 1928-1997 (Abbildung 6.5) betrachtet, so er-
gibt auch sich iéir Berechnungsintervalle von mehr &i$a wiederum ein einheitlicher linearen Trend,
der allerdings nur nock 1.00 mma ! betragt.

Neben der Zeitreihe der Pegelstation Genova sind auch in etlichen weiteren Zeitreihefiékxaten|
zu verzeichnen. Die zugéhigen Pegelstationen mit den volisdigen und den vetkzten Zeitreihen
sind in Tabelle 6.1 gelistet. Die Zeitreihen sind so igizk, dafld die zum Beginn oder zum Ende auf-
tretende Dateifiicke nicht mehr béicksichtigt ist. Die jeweiligen LTA-Diagrammaif die verkKirzten
Datenreihen der Pegelstationen in Tabelle 6.1 soiuialie aller anderen ausgamiten Pegelstationen
(Abschnitt 6.2 und Tabelle D.1) sind in Anhang D.2 gezeigt.

Die Kriterien zur Auswahl von Pegelstationeir fdie weitere Bearbeitung sind aloigig von der
zu beantwortenden Fragestellung. In dieser Arbeit werden die Zeitreihen der Pegelstationen zur Bestim-
mung des globalen Meeresspiegelanstiegs verwendet. Bisher wurde nuirdje er Zeitreihe von
mindestensl5 a als Kriterium zur Auswahl der Pegelstationen verwendet. Da an den Pegeln nur rela-
tive MeR3werte aufgezeichnet werde@mmlich die Differenzen zwischen dem aktuellen Meeresspiegel
und dem Bezugspunkt des Pegels, sind in den Zeitreihen verschiederégg8eitthalten. Wie schon in
Abschnitt 6.2 beschrieben, ist hier neben der Variation des Meeresspiegels, die sich aus verschiedenen
Beitragen zusammensetzt, auch die Vertikalverschiebung des Bezugspunktes des Pegels zu nennen. In
Kapitel 2 und 4 ist eine Methode aufgezeigt, den Beitrag der Vertikalverschiebung durch die postglaziale
Landhebung zu berechnen, so dal3 die MelRwerte hinsichtlich dieses Anteils reduziert vigndem. k
Die Beitrage zur Vertikalverschiebung, die durch andere Prozesse bedingt werden, z. B. Tektonik oder
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Tabelle 6.2: Ausgeschlossene Pegelstationen und zadgld PSMSL-Identifikation.

PSMSL-ID Stationsname Grund des Ausschlusses

010001 Reykjavik Tektonik (REYKé = —4.00 + 0.22mma 1 )f
025001 Barentsburg Luftdruckvariation (Beitrag 1.14 mma!)#
030018 Murmansk Luftdruckvariation (Beitrag 0.95 mma!)#
030310 Amderma Luftdruckvariation (Beitrag 1.00mma !)*
030447 Tiski Luftdruckvariation (Beitrag —0.77 mma !)*
030480 Sannikova Luftdruckvariation (Beitrag—0.31 mma ')}
030535 Ambarchik Luftdruckvariation (Beitrag 0.51 mma!)#
030560 Aion Luftdruckvariation (Beitrag  0.76 mma!)#
030620 Vrangelia Luftdruckvariation (Beitrag 1.00 mma 1)*
030630 Vankarem Luftdruckvariation (Beitrag 1.13mma ')
270054 Venezia Vertikalbewegung (VENE= —6.56 + 1.36mma ! )f
280011 Bakar Separates Meeresbecken

295021 Bourgas Separates Meeresbecken

295051 Varna Separates Meeresbecken

298041 Sevastopol Separates Meeresbecken

300001 Tuapse Separates Meeresbecken

305021 Poti Separates Meeresbecken

305031 Batumi Separates Meeresbecken

545001 Ko Taphao Noi Tektonik

600021 Ko Lak Tektonik

600051 Ko Sichang Tektonik

630021 Petropavlovsk Tektonik

642061 Mera Tektonik

642091 Aburatsubo Tektonik

645011 Hosojima Tektonik

647071 Wajima Tektonik

660011 Manila Tektonik (PIMOi = —5.52 & 0.37mma!)f
680391 Port Pirie Ozeandynamik/Luftdruckvariation

760061 Hilo Hawaii Island Tektonik (HILOz = 2.32 4+ 2.03mma !)f
820011 Adak Tektonik

821026 Yakutat Tektonik

821031 Sitka Tektonik

821044 Juneau Tektonik

821051 Ketchikan Tektonik

822001 Prince Rupert Tektonik

822071 Vancouver Tektonik

822101 Victoria Tektonik (ALBHz = 3.42 +£0.19mma!)f
822116 Tofino Tektonik (UCLUG = 36.28 & 1.44mma 1)t
823001 Neah Bay Tektonik

823006 Friday Harbor Tektonik

823011 Seattle Tektonik

823013 Astoria Tektonik

823021 Crescent City Tektonik

845012 La Libertad Il Tektonik

850012 Antofagasta 2 Tektonik

940001 Port Isabel Ozeandynamik

970141 Churchill Lokale sterische Effekte

T: Geschwindigkeit der Vertikalverschiebung abgeleitet aus dirhentlichen 1GS-tsungen der GPS-Messungen.
Die Geschwindigkeiten und Fehler sind mit den Aibkungen des IGSif die Stationen gekennzeichnet.

#: Summe der Beitige zur Geschwindigkeit des Meeresspiegelanstiegs durch Windstau, IB-Effekt, Evaporation
und Niedersclédge. Die Werte sind Proshutinsky et al. (2004, Tabelle 3) entnommen.
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Abbildung 6.6: LTA-Diagramm fir die Pegelstation Reykjavik (PSMSL-ID 010001) und das Zeitintervall 1956—
2001.

Grundwasserextraktion, werden im Rahmen dieser Arbeit nicht bestimmt. Daher muf3 bei der Auswahl
der Pegelstation darauf geachtet werden, Pegelstationen, die durch solche Prozesse beeinflul3t werden,
von der weiteren Betrachtung auszuschliel3en. Desweiteren wird der Meeresspiegel durch Luftdruckva-
riationen und Winde deformiert, wobei diese Variation nicht auf eine Voli@émederung in den Ozeanen
zuriickzufuhren ist. Auch Pegelstationen, deren Zeitreihen durch IB-Effekt oder Windstau beeinfluf3t
werden, niissen daher von der Auswertung ausgeschlossen werden.

An dem jeweiligen LTA-Diagrammiir die entsprechende Pegelstation ist zu erkennen, ob der lineare
Trend,s®, mit dem gevahlten Intervall A¢, oder mit dem Mittelpunkt ™, variiert. Sind die Variationen
signifikant, stellt sich die Frage, durch welche der oben genanné@moftene diese verursacht werden.

In Tabelle 6.2 sind die Pegelstationen von Tabelle D.1 gelistet, die eine signifikante Variation von
s aufweisen undifr die Untersuchung des globalen Meeresspiegelanstiegs nicht mékks$iehtigt
werden. Die aus GPS-Messungen abgeleiteten Geschwindigkeit der Vertikalverschiebung, die in die-
sem Abschnitt angegeben werden, sind Ergebnisse @elemtlichen 1GS-tsungen (International GPS
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Abbildung 6.7:.LTA-Diagramm fir die Pegelstation Murmansk (PSMSL-ID 030018) und das Zeitintervall 1952—
2002.

Service}. Es soll hier kurz auf die Begndung des Ausschlusses dieser Pegelstationen eingegangen
werden.

Abbildung 6.6 zeigt das LTA-Diagramniif die Pegelstation Reykjavik (PSMSL-ID 010001). Der
veranderte Meeresspiegelanstiég tlie letztenl0 a ist deutlich zu erkennenF nahezu alle Berech-
nungsintervalle verringert sich daher der lineare Trend des Meeresspiegelanstiegs signifikant, wenn die
letzten10 a in die Berechnung eingehen. Selbst bei einem Berechnungsinterval) @overringert sich
5" in diesem Fall vonv 3mma ! auf~ 2mma!. Die Pegelstation Reykavik liegt im tektonisch akti-
ven Gebiet des mittelozeanischeadRens. Die beobachteten Vertikalverschiebungen (GPS-Messungen)
sind somit zum Teil auf tektonische Prozessdizigzufihren, weswegen diese Pegelstation ausgeschlos-
sen wird.

In Abbildung 6.7 ist das LTA-Diagramniif die Pegelstation Murmansk (PSMSL-ID 030018) ge-

“Die hier angegebenen Geschwindigkeiten der Vertikalverschiebung sind der “MIT Global Time Series Web Page”
(http://www-gpsg.mit.edultah/MIT_IGS_AAC/index2.html) entnommen.


http://www-gpsg.mit.edu/~tah/MIT_IGS_AAC/index2.html
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VENEZIA (PSMSL-ID 270054) §-=2.44+0.10 mm/a
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Abbildung 6.8: LTA-Diagramm fir die Pegelstation Venezia (PSMSL-ID 270054) und das Zeitintervall 1909—
2000.

zeigt, indem ir alle Zeitintervalle At, eine deutliche Ablingigkeit des linearen Trends vom Mittelpunkt

des Intervallst™*, zu erkennen ist. Bei einem Berechnungsintervall 2an= 40 a variieren die linearen
Trends zwische®@ mma ! und6 mma!. Proshutinsky et al. (2004) untersuchtéin &lle Pegelstatio-

nen der russischen Arktis diélkulare Meeresspiegeiderung. Br die meisten Pegelstationen konnte

ein signifikanter Beitrag zum linearen Trend des Meeresspiegelanstiegs durch meteorologisgbgseEinfl
aufgezeigt werden. Dieser Beitrag besteht aus den Meeres$pidgalingen, die durch den IB-Effekt,
Windstau und die Differenz von Niederschlag und Evaporation verursacht werden. In Tabelle 6.2 werden
die Pegelstationen der russischen Arkgslistet, die wie Murmansk durch signifikante Variationen von

s" auffallen. Zuétzlich sind die in Proshutinsky et al. (2004) berechneten &ggtidurch Luftdruckva-
riationen angegeben. Die LTA-Diagrammie tlie ibrigen Pegelstationen sind in Anhang D.2 aiigef

SBarentsburg (PSMSL-ID 025001), Murmansk (PSMSL-ID 030018), Amderma (PSMSL-ID 030310), Tiski (PSMSL-ID
030447), Sannikova (PSMSL-ID 030480), Ambarchik (PSMSL-ID 030535), Aion (PSMSL-ID 030560), Vrangelia (PSMSL-
ID 030620) & Vankarem (PSMSL-ID 030630).
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Abbildung 6.9: LTA-Diagramm fir die Pegelstation Bakar (PSMSL-ID 280011) und das Zeitintervall 1909—
2000.

Die Pegelstation Venezia (PSMSL-ID 270054), deren LTA-Diagramm in Abbildung 6.8 gezeigt
ist, weist eine grof3e Variabiit des linearen Trends auf. Zwischen den Jahren 1930 und 1970 ist f
At = 40 a ein Anstieg vors” von2mma ! auf4 mma! zu verzeichnen. AnschlieRendllt der linea-
re Trend auf< 1 mma . Diese Variation ist giftenteils auf Vertikalverschiebungen verursacht durch
Grundwasserextraktion zickzutihren. Nachdem 1969 das Abpumpen gestoppt wurde, reduzierte sich
das Absinken, d. h. der Anstieg vah, signifikant (Tosi et al., 2002). Die Datenreihe der Pegelstation
kann nicht hinreichend korrigiert werden, weshalb die Station ausgeschlossen werden muf3.

Abbildung 6.9 zeigt das LTA-Diagramm der Pegelstation Bakar (PSMSL-ID 280011), in dem eine
signifikanteAnderung vons® fiir die letztenl0—15a zu erkennen ist. Lambeck et al. (2004) untersuch-
ten die tektonische Stabéit der italienischen Hsten und betrachteten dabei auch Teile die kroatischen
Adria. FHIr die Kusten der drdlichen Adria ergeben sich tektonisch bedingte Absinkengeschwindigkei-
ten von~ 0.3mma . Dies kann jedoch nicht die kurzperiodischen Variationen im Meeresspiegel her-
vorrufen, die in Abbildung 6.9 zu erkennen sind. Diese siriylicherweise auf Luftdruckvariationen
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Abbildung 6.10: LTA-Diagramm fir die Pegelstation Ko Taphao Noi (PSMSL-ID 545001) und das Zeitintervall
1940-2002.

zuruckzufihren, wie sie von Trupin & Wahr (1990) untersucht wurden.

Ahnliche kurzzeitige Variationen finden sich in den LTA-Diagrammen der Pegelstationen an der
Kiiste des Schwarzen MeeteBouglas (1991) gibt als einedgliche Ursache die Separation des Schwar-
zen Meeres an, in dem lokale Effekte zur Variation des Meeresspiédelsnf die nicht mit denen im
offenen Ozean korrelieren.

Beispielhaft fir die Pegelstationen an defiisten Thailandsist in Abbildung 6.10 das LTA-Diagramm
fur die Pegelstation Ko Taphao Noi (PSMSL-ID 545001) gezeigt. Eidgliche Ursacheifr die Variati-
on vons® ist nach Yanagi & Akaki (1994) die Subduktion im Java Graben. Aufgrund dieses tektonischen
Einflusses werden alle thaitdischen Pegelstationen ausgeschlossen.

In Abbildung 6.11 ist das LTA-Diagramnuf die Pegelstation Petropavlovsk (PSMSL-ID 630021)
gezeigt, die auf der Kamchatka-Halbinsel an der russischen Parfékkegt. Eir s~ wechseln sichiir

SVarna (PSMSL-ID 295051), Sevastopol (PSMSL-ID 298041), Poti (PSMSL-ID 305021) & Batumi (PSMSL-ID 305031).
Ko Taphao Noi (PSMSL-ID 545001), Ko Lak (PSMSL-ID 600021) & Ko Sichang (PSMSL-ID 600051).
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Abbildung 6.11: LTA-Diagramm fir die Pegelstation Petropavlovsk (PSMSL-ID 630021) und das Zeitintervall
1957-2002.

diese Station Bereiche mit beschleunigtem und verringertem Meeresspiegelanstieg ab. Dieses Verhal-
ten hat vermutlich seine Ursache nicht nur in den tektonischen Adtiaritdes benachbarten Kurilen-
Grabens, sondern ist auch durch kurzperiodische Prozesse, z.B. Variationen des Luftdrucks oder der
Ozeanstidmung, hervorgerufen.

Auch die japanischen PegelstatioRdiegen im EinfluBbereich von Subduktionszonen. Die tekto-
nisch bedingten Vertikalbewegungen werden daher bei Douglas (1991) als @rwehfAusschluld der
japanischen Stationen von der Untersuchung des globalen Meeresspiegelanstiegs angegeben.

An dem LTA-Diagramm der Pegelstation Manila (Abbildung 6.12) ist zu erkennen, itra8id
gesamte Zeitreihe” = 12.70mma ! ist, jedoch in den Jahren 1965-1980 lineare Trends won
20mma! zu verzeichnen sind. Yanagi & Akaki (1994) bagdeten dies durch extensive Grundwasser-
gewinnung bis zum Jahr 1982, die ein Absinken der Pegelstation verursacht hatte.

8Mera (PSMSL-ID 642061), Aburatsubo (PSMSL-ID 642091), Hosojima (PSMSL-ID 645011) & Wajima (PSMSL-ID
647071).
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Abbildung 6.12: LTA-Diagramm fir die Pegelstation Manila (PSMSL-ID 660011) und das Zeitintervall 1947—
1997.

Abbildung 6.13 zeigt das LTA-Diagramniif die Pegelstation Port Pirie iniSaustralien. Autllig
ist hier das Absinken der Pegelmel3werte in den Jahren 1932-1941 und das deutliche Ansteigen in den
folgenden acht Jahren. Dieser abrupte Wechsel wirkt sich selbst bei einem Berechnungsintervall von
At = 40 a auf den linearen Trend in der Weise aus, &aon anfinglich~ 1mma! tber—1 mma!
zu~ Omma ! variiert. Harvey et al. (2002) untersucht die Pegelstatiorigta8straliens und stelltif
Port Pirie keine tektonischen und anthropogenen Vertikalbewegungen fest. &gtiehra Ursache ist
dagegen die ENSO (El Nino Southern Oscillation).

Die Pegelstation Hilo (PSMSL-ID 760061) auf Hawaii liegt auf einer Insel vulkanischen Ursprungs.
Die aus GPS-Messungen abgeleitete Geschwindigkeit der Vertikalverschigbeng $242.03mma!)
lalt sich zum Teil auf den aktiven Vulkanismusizkfuhren. Im zugebrigen LTA-Diagramm (Abbil-
dung D.19), das in Anhang D.2 anget isf, sind zustzlich kurzperiodische Variationen des linearen

°Der AusschluR aller in Tabelle 6.2 gelisteten Pegelstation wird hier kurzibegt, jedoch werden einige LTA-Diagramme
aufgrund des bdtigten Platzes nur in Anhang D.2 gezeigt.
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Abbildung 6.13:LTA-Diagramm fir die Pegelstation Port Pirie (PSMSL-ID 680391) und das Zeitintervall 1932—
2000.

Trends zu erkennen. Die Mehrfache Beeinflussung der Zeitreihéitdgn das Ausschlieen von der
weiteren Auswertung.

Die Pegelstation Adak (PSMSL-ID 820011) liegt auf den Aleuten-Inseln im Nordpazifik. Das zu-
gelbrige LTA-Diagramm ist in Abbildung D.19 wiedergegeben und zdigtf¢ = 40 a eine Reduktion
von §“ von > 0.5mma! auf < —2mma!. AuRerdem liegt die Pegelstation in deae einer tek-
tonisch aktiven Grabenstruktur. Die mehrfach beeinfluRte Zeitreihe muf3 somit ebenfalls ausgeschlossen
werden.

In Abbildung 6.14 ist das LTA-Diagramm der Pegelstation Yakutat (PSMSL-ID 821026) gezigt. F
At = 50 a variierts” zwischen—4 mma ! und—6 mma !. Das deutliche Absinken des Meeresspiegels
weil3t auf eine Landhebung hin. Diese kann, da die Station in daelines konvergenten Plattenrand
liegt, zum einen von tektonischen Prozessen verursacht werden. Zum anderen kann glaziale Isostasie zur
Vertikalbewegung beitragen, da die Station in einem Gebiet mit pléistaz und rezenten Gletschern
liegt. Aufgrund der beschriebenen Vertikalbewegung muf3 diese Pegelstation ausgeschlossen werden.
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YAKUTAT (PSMSL-ID 821026) §' =-5.84 + 0.24 mm/a
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Abbildung 6.14: LTA-Diagramm fir die Pegelstation Yakutat (PSMSL-ID 821026) und das Zeitintervall 1940-
2001.

Die anderen Pegelstationen an der Weést& Nordamerikd8 weisen in den zugéfigen LTA-
Diagrammen (Anhang D.2Ahnliche Merkmaleir Vertikalbewegungen auf wie das LTA-Diagramm
fur die Station Yakutat (PSMSL-ID 821026), und werden deshalb ebenso ausgeschlossen.

In den LTA-Diagrammen der Pegelstationen an der Westtk Sidamerikad' finden sich auch An-
zeichen @ir Vertikalbewegungen (Anhang D.2). Da die Westte Sidamerikas dem Verlauf einer Sub-
duktionszone folgt, sind die Pegel an diesdrske durch tektonischen Prozesse beeinflul3t umbbd
nicht beficksichtigt werden. Douglas (1991) schlief3t in seiner Untersuchung die Pegelstationen Nord-
und Sidamerikas aus den selbeni@den von der Bestimmung des globalen Meeresspiegelanstiegs aus.

Im LTA-Diagramm der Pegelstation Port Isabel (PSMSL-ID 940001)iistalle IntervalleAt ein

19Adak (PSMSL-ID 820011), Sitka (PSMSL-ID 821031), Juneau (PSMSL-ID 821044), Ketchikan (PSMSL-ID 821051),
Prince Rupert (PSMSL-ID 822001), Vancuver (PSMSL-ID 822071), Victoria (PSMSL-ID 822101), Tofino (PSMSL-ID
822116), Neah Bay (PSMSL-ID 823001), Friday Habor (PSMSL-ID 823006), Seattle (PSMSL-ID 823011), Astoria (PSMSL-

ID 823013) & Crescent City (PSMSL-ID 823021).
14 a Libertad (PSMSL-ID 845012) & Antofagasta (PSMSL-ID 850012).
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Abbildung 6.15: LTA-Diagramm fir die Pegelstation Port Isabel (PSMSL-ID 940001) und das Zeitintervall
1944-2001.

Anstieg vons® mit zunehmenden™* zu erkennen (Abbildung 6.15). Zum Beispiel steigt I\t =
40 a der lineare Trend voBmma ! auf4.5 mma! an. Die Pegelstation liegt an deiikte des Golfs
von Mexiko, so dal’ ein Zusammenhang mit der Variation des Golfstradggich ist. Aufgrund dieser
Komplikation wird auch diese Zeitreihe nicht beksichtigt.

Zuletzt wird noch die Pegelstation Churchill (PSMSL-ID 970141) in der Hudson Bay betrachtet,
dessen LTA-Diagramm in Abbildung D.28 dargestellt isir Rahezu alle Berechnungsintervalle,, ist
eine signifikante Verringerung voit zu verzeichnen, wobeilf das gesamte Beobachtungsintervall ein
linearer Trend vor* = —9.72mma ! bestimmt wird. Neben der postglazialen Landhebung beeinflus-
sen hier auch Luftdruckvariationen und Effekte des separierten Beckens der Hudson Bay die Zeitreihe. In
Wolf et al. (2004) wird eine detailierte Untersuchung der verschiedeneraBeinur Meeresspiegeide-
rung fur diese Station durchgtfrt. Von der weiteren Untersuchung wird die Pegelstation Churchill hier
ausgeschlossen.

Fur dielibrigen Pegelstationen sind in der Tabelle 6.3 die Ergebrisskeh linearen Trend®, und
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die Standardabweichung?, jeweils fir das gesamte Beobachtungsintervall soviiedas einheitliche

Zeitintervall 1931-2000 angegeben.

Tabelle 6.3: Linearer Meeresspiegelansti€g,und Standardabweichungf;, fir die 121 ausgewithlten Pegelsta-

tionen. Werte in Klammer beziehen sich auf das einheitliche Zeitintervall 1931-2000.

PSMSL-ID Stationsname $“ (mmal) et (mmal)
040031 Tromsg —0.06 0.35
040081 Narvik -2.97 0.35
040091 Kabelég -1.01 0.36
040151 Heimsjo -1.77 0.24
040191 Alesund 1.32 0.37
040211 Maloy 0.83 0.31
040221 Bergen —0.30 (-0.22) 0.17 (0.19)
040261 Stavanger 0.17 (0.40) 0.17 (0.22)
040301 Tregde 0.07 0.16
040321 Oslo —4.92 (~4.85) 0.23 (0.24)
050011 Srigen —2.10 (-1.81) 0.13 (0.20)
050031 ®teborg -1.40 0.16
050041 Varberg -0.85 0.12
050051 Klagshamn 0.27 (0.22) 0.19 (0.20)
050071 Ystad 0.60 0.12
050081 Kungholmsfort —0.06 (0.41) 0.11 (0.23)
050091 Olands n. Udde —-1.13(0.81) 0.12 (0.27)
050121 Landsort —2.91(2.51) 0.13 (0.27)
050131 Nedre &dertalje -3.43 0.14

050141 Stockholm —3.91 (-3.51) 0.13 (0.28)
050161 Bjorn —6.10 0.21
050171 Nedre Gvle —6.03 0.19

050181 Draghallan —7.99 0.27
050191 Ratan —7.80 (7.59) 0.16 (0.32)
050201 Furuogrund —8.41 (-7.96) 0.24 (0.33)
060011 Oulu —6.39 (-6.36) 0.16 (0.34)
060021 Raahe —6.83 (-6.49) 0.28 (0.34)
060041 Pietarsaari —7.43 (7.02) 0.23 (0.32)
060051 Vaasa —7.37 (-6.98) 0.14 (0.31)
060071 Kaskinen —6.67 (-6.49) 0.28 (0.31)
060101 Mantyluoto —6.03 (-5.58) 0.20 (0.31)
060241 Turku —3.74 (-3.46) 0.25 (0.31)
060281 Degerby —3.74 (-3.50) 0.25 (0.29)
060331 Hanko —-2.78 0.15
060351 Helsinki —2.41 (-1.35) 0.13 (0.32)
060361 Hamina —1.03 (-0.86) 0.32 (0.34)
110092 Swinoujscie 0.81 0.05
120012 Warnemunde 2 1.19 (1.35) 0.05 (0.15)
120022 Wismar 2 1.39 (1.57) 0.05 (0.15)
125001 Travemunde 1.62 (1.54) 0.05 (0.16)
130001 Gedser 0.94 0.10
130021 Kobenhavn 0.32 0.09
130031 Hornbaek 0.01 0.12
130041 Korsor 0.66 0.08
130051 Slipshavn 0.81 0.08
130071 Fredericia 0.95 0.06
130081 Arhus 0.49 0.07
130091 Frederikshavn 0.15 0.10
130101 Hirtshals -0.28 0.12
130121 Esbjerg 1.07 0.16
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PSMSL-ID Stationsname $“ (mmal) e (mmal)
140012 Cuxhaven 2 2.44 (2.80) 0.08 (0.29)
150001 Delfzijl 1.66 (2.04) 0.08 (0.23)
150011 West Terschelling 0.86 (0.72) 0.17 (0.22)
150021 Harlingen 1.37 (1.40) 0.08 (0.23)
150031 Den Helder 1.46 (1.67) 0.07 (0.20)
150041 IIJmuiden 2.23 (1.92) 0.15 (0.19)
150051 Hoek van Holland 2.39 (2.44) 0.06 (0.17)
150061 Maassluis 1.65 (2.10) 0.05 (0.17)
150071 Hellevoetsluis 1.59 0.09
150091 Zierikze 1.70 0.08
150101 Vlissingen 211 (1.63) 0.06 (0.15)
160021 Oostende 1.61 0.19
170012 Aberdeen I 0.59 0.09

170053 North Shields 1.90 (1.59) 0.07 (0.13)
170161 Newlyn 1.69 (1.56) 0.10 (0.14)
175071 Dublin 0.12 0.19
190091 Brest 1.00 0.03
200011 Santander | 2.00 0.19

200030 La Coruna | 1.44 0.19

200041 Vigo 2.63 0.20
210021 Cascais 1.28 0.05
210031 Lagos 1.50 0.10
230051 Marseille 1.22 0.06
250011 Genova 1.07 0.12
270061 Trieste 1.17 (0.94) 0.09 (0.14)
500081 Cochin 1.27 0.17
500101 Vishakhapatnam 0.68 0.35
680140 Sydney 0.86 (1.04) 0.07 (0.10)
680181 Williamstown 1.29 0.17
680471 Fremantle 1.43 (1.11) 0.13 (0.18)
690002 Auckland I 1.30 (1.28) 0.06 (0.10)
690022 Lyttelton Il 2.72 0.11

720011 Kwajalein 1.22 0.16
760031 Honolulu 1.46 (1.28) 0.06 (0.10)
823031 San Francisco 1.41 (2.17) 0.04 (0.12)
823032 Alameda 0.83 0.14
823051 Los Angeles 0.85 (0.86) 0.09 (0.11)
823071 La Jolla 2.17 (2.34) 0.10 (0.12)
823081 San Diego 2.11 (2.25) 0.07 (0.12)
840011 Balboa 1.42 0.13
860081 Quequen 0.82 0.17
860151 Buenos Aires 1.55 0.14

904011 Cristobal 1.43 0.07
940041 Pensacola 2.08 (1.96) 0.13 (0.16)
940052 Cedar Key I 1.57 0.21

940071 Key West 226 (2.21) 0.09 (0.14)
950011 St Georges 1.61 0.25

960011 Mayport 2.47 0.13
960021 Fernandina 2.35 0.25
960031 Fort Pulaski 3.07 0.20

960041 Charleston | 3.28 (3.18) 0.14 (0.17)
960060 Wilmington 2.17 0.16
960071 Hampton Roads 4.36 (4.24) 0.14 (0.15)
960076 Washington DC 3.02 (3.06) 0.18 (0.18)
960078 Solomons Island 3.45 0.17

960080 Annapolis 3.52 0.16
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PSMSL-ID Stationsname $“ (mmal) e (mmal)
960081 Baltimore 3.10 (2.98) 0.10 (0.17)
960087 Philadelphia 2.73 (2.64) 0.10 (0.17)
960091 Atlantic City 3.99 (3.90) 0.10 (0.14)
960101 Sandy Hook 3.90 0.14

960121 New York 2.93 (2.93) 0.07 (0.07)
960141 Willets Point 2.38 0.14

960161 Newport 2.56 (2.55) 0.10 (0.10)
960165 Woods Hole 2.56 0.10

960171 Boston 2.61 0.07
960181 Portland 1.84 (1.80) 0.06 (0.09)
960201 Eastport 2.09 0.08
970001 Saint John 2.44 0.15

970011 Halifax 3.31 0.07
970031 Charlottetown 2.99 0.11
970071 Quebec -0.54 0.35

6.4 Einteilung der Pegelstationen in Regionen

Die in Tabelle 6.3 aufgéirten Pegelstationen sind an deisten der Ozeane ungleicBflig verteilt
(Abbildung 6.1). Die Mehrzahl der Pegelstationen ist auf dediichen Hemispére lokalisiert, und hier
konzentrieren sich die Pegelstationen an déstkn Europas und Nordamerikas. Dieser Sachverhalt legt
es nahe, die Pegelstationen bestimmter Gebiete zusammenzufassen, uiir déesefGruppierungen
die Mittelwerte der linearen Trends zu betrachten. Im folgenden werden die aldgmwPegelstationen
entsprechend den SLI in Abschnitt 5.1 den RegioRdn..., R5 zugeteilt. In Untersuchungen des
globalen Meeresspiegelanstiegs von Douglas (1991, 1997) und Holgate & Woodworth (2004) wurden
die Pegelstation ebenfalls in bestimmten Regionen gruppiert, wobei jedoch éergrAnzahl von
Regionen verwendet wurde. In Tabelle D.1 sind die KetiRgn aller Pegelstationen einschliellich der
Regionen, denen sie zugeteilt sind, angegeben. Abbildung 6.16 zeigt ihre geographische Verteilung.

In Tabelle 6.4 sind die Mittelwerts;,", der Pegelstationen der jeweiligen Region mit den zéigeh
gen mittleren Standardabweichungéh,zusammengestellt. Diese werden als quadratische Mittelwerte
aus den Standardabweichungen der Einzelstationen berechn&tzlithissind hier die entsprechenden
Werte 1r das einheitliche Zeitintervall 1931-2000 gelistet. In derdie Regionen unterschiedlichen
Geschwindigkeit des mittleren Meeresspiegelanstiegs ist deutlich der Einflu® der postglazialen viskoela-
stischen Relaxation zu erkennen. Die Pegelstationen der RRditirgeniberwiegend im Hebungsge-
biet Skandinaviens, so daf3 hier eine mittlere Meersspiegelabsenkung zu beobachten ist. Hingegen liegen
die meisten Pegelstation der Regie2 in den durch die nordamerikanische pleistoe Eislast angeho-
benen Randgebieten, die nun infolge der viskoelastischen Relaxation absinken, so dal hier ein mittlerer
Meeresspiegelanstieg zu verzeichnen ist. Die Pegelstationen der ReBi®nerd und R5 liegen nicht
im Nahbereich der pleisténen Eisschilde, so daf3 sie nur durch die mit der postglazialen Relaxation
verbundend\nderung der Geoidbhe beeinflut werden.

Der Vergleich der Ergebnissérfdie vollstindigen und das einheitliche Zeitintervall zeigt keine sy-
stematischen Unterschiede. Hingegen ist beim Vergleich des Mittelwerts aller d@dgwPegelstatio-
nen in den RegioneR1-R5 mit dem Mittelwert der Mittelwerte der einzelnen Regiorieh ..., R5 ein



6.4. Einteilung der Pegelstationen in Regionen 109

Abbildung 6.16: Einteilung der Pegelstationen in Tabelle 6.3iimffRegionen, wobei die geographischen Posi-
tionen entsprechend der Regionen farbig markiert $fidfrot), R2 (griin), R3 (orange) R4 (gelb),R5 (blau).
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deutlicher Unterschied zu erkennen. Der RedRinsind 50 von 121 Pegelstationen zugeordnet, so daf3
diese bei der einfachen Mittelung einerdBeren Einflul? haben, als bei der Mittelung der Mittelwerte

der funf Regionen.

Tabelle 6.4: Mittelwerte, 5, und mittlere Standardabweichunge#, fur die Pegelstationen der Regionen

R1,..., R5. Werte in Klammern beziehen sich auf das einheitliche Zeitintervalls 1931-2000.
Gruppe " (mma'l) g (mmal)
R1-R5 0.28 (-0.13) 0.17 (0.22)
R1 —2.08 (—-2.99) 0.19 (0.28)
R2 255 (2.75) 0.14 (0.14)
R3 1.59 (1.78) 0.13 (0.20)
R4 1.16 (1.28) 0.25 (0.10)
R5 1.42 (1.14) 0.12 (0.16)
Mittelwert derR1, ..., R5 0.93 (0.79) 0.19 (0.14)



7. Reduzierte Pegeldaten

Nach der Vorstellung der Eingabemodelle (Kapitel 3) und deren Bewertung (Kapitel 5) sollen nun die
linearen Trends des Meeresspiegelansti€gderechnet aus den Pegeldaten (Kapitel 6), hinsichtlich des
Einflusses der pleisténen Eisschildevolution reduziert werden. In Abschnitt 7.1 werden die berechneten
Geschwindigkeiten des Meeresspiegelanstiegs und die reduzierten linearen Trends des Meeresspiegelan-
stiegs gezeigt. In Abschnitt 7.2 werden diese Ergebnisse im Zusammenhang mit dem globalen mittleren
Meeresspiegelanstieg diskutiert. Eine abschlieRende Bewertung des vorgestellten Verfahrens der Reduk-
tion der Pegeldaten wird in Abschnitt 7.3 vorgenommen.

7.1 Reduzierte lineare Trends der Pegeldaten

Fur alle Pegelstationen wird zaohst mit der jeweils bestbewerteten Kombination von Eingabemodel-
len der durch die pleist@ne Eisschildevolution verursachte Meeresspiegelanstiegenal (2.114)—
(2.117) und (2.126) berechnet. Mit Hilfe des Differenzenquotienten wird dann die Geschwindigkeit des
Meeresspiegelanstiegs;, ermittelt. Rir die PAsentation der Ergebnisse wird mit farbskalierten Iso-
linien die globale und regionale Verteilung véf gezeigt. Die zugdtrigen Werte sind in Anhang E
tabelliert.

Die Reduktion vors™ hinsichtlich des Einflusses der pleiséoen Eisschildevolution erfolgt ge&d

§R = gh — O, (7.1)

wobei mit s® der reduzierte lineare Trend des Meeresspiegelanstiegs bezeichnet wird. Zur Illustration
dienen &ulendiagramme mit den beobachteten, berechneten und reduzierten Geschwindigkeiten des
Meeresspiegelanstiegs. Die in diesen Diagrammen angegebenen Mittelwerte unirigegeXarian-

zen der beobachteten und reduzierten linearen Trends des Meeresspiegelanstiegs werden mit folgenden
Ausdricken berechnet:

1N
M= v > s (7.2)
n=1
1 Y 2
=LIR . __ - -LIR _ ZLIR
o = N1 Zl (sn 5 ) . (7.3)
n—=

Hier bezeichnet}™ die beobachteten bzw. die reduzierten linearen Trends, wobei in der betrachteten
Region N lineare Trends vorhanden sind. Es werden hier die Varianzeh, angegeben, ddif s©

keine Standardabweichung entsprechendestimmt werden kann und eine Vergleichbarkeit der Fehler
fur die beobachteten und berechneteiiff&n gegeben sein soll.

111
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7
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Abbildung 7.1: Geschwindigkeit des Meeresspiegelanstiég®/MI/SCAN auf der Nord- bzw. Bdhemisphre.
Die geographischen Paositionen der Pegelstationen sind entsprechend der Regionen farbig Rt R2

(griin), R3 (orange) R4 (gelb),R5 (blau). Der Abstand der Isolinien batitl mma .
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Abbildung 7.2: Geschwindigkeit des MeeresspiegelanstiégdMI/SCAN in Nordeuropa. Die geographischen
Positionen der Pegelstationen sind entsprechend der Regionen farbig mrkigadt), R3 (orange). Der Abstand
der Isolinien befigtl mma-t.

7.1.1 Reduzierte Pegeldaten der RegioR1

Die bestbewertete Kombination der EingabemodadileR1 ist VMI/SCAN. Abbildung 7.1 zeigt die

globale Verteilung der Geschwindigkeit des Meeresspiegelanstigg§iir diese Eingabemodelle. An

den Kiisten Nordamerikas und Skandinaviens sind auf der Nordheénisjolie gof3ten Beitage zu be-
obachten. Hier liegen auch die meisten Pegelstationen. Im Gegensatz zu den skandinavistéren K

an denen zumeist ein Absinken des Meeresspiegels zu beobachten ist, steigt der Meeresspiegel an der
Osthkiiste Nordamerikas. Nur in der Hudson Bay ist ein deutliches Absinken des Meeresspiegels zu er-
kennen. Daneberafit auf der Nordhemispiire das Gebiet der Barents- und Karasee auf, in dem f
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Abbildung 7.3: Reduzierte Pegeldaten der Regieh mit berechnetem MeeresspiegelanstiggMI/SCAN.
Die Geschwindigkeiten des Meeresspiegelanstiegs sind jeweils mit der PSMSL-ID gekennzeichnet. Die Einzel-
werte sind in Tabelle E.1 gelistet.

Novaja Zemlja und denilosten des Svalbard-Archipels ein deutliches Absinken des Meeresspiegels zu
beobachten ist. Auf deri@hemispBre sind nur um die Antarktis signifikante Variationen des Meeres-
spiegelanstiegs zu erkennen, wobei besonders das Absinken desselben um die Antarktische Halbinsel
auffallt. Abbildung 7.2 zeigt einen Ausschnitt Nordeuropas mit den Positionen der Pegelstationen der
RegionerR1 undR3. Die geographische Verteilung vaéf spiegelt deutlich die der pleistamen Eislast
wider. Im Bottnischen Meerbusen werden Werte vor-8 mm a ! erreicht, die nach i®len abnehmen
und sich an der deutschen Ostdgsile der Nullinie an@thern. Diese vedluft in einer Entfernung von
~ 200 km vor der norwegischeniste. Somit liegen alle Pegelstationen der Re§idénn einem Gebiet,
fur das negative Geschwindigkeiten des Meeresspiegelanstiegs berechnet werden.

Abbildung 7.3 zeigt die beobachteten, berechneten und reduzierten Geschwindigkeiten des Meeres-
spiegelanstiegs der Pegelstationen in der ReBibim Form eines Sulendiagramms. Audilig sind die
zum Zentrum des Bottnischen Meerbusens abfallenden Wert&-wam der Pegelstationéblands norra
Udde (PSMSL-ID 050091) bis zur Station Hamina (PSMSL-ID 06036&).diese sind allerdings auch
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Abbildung 7.4: Geschwindigkeit des Meeresspiegelanstiégd/M1/NAWI auf der Nord- bzw. 8dhemisphre.
Die geographischen Paositionen der Pegelstationen sind entsprechend der Regionen farbig Rkt R2
(griin), R3 (orange) R4 (gelb),R5 (blau). Der Abstand der Isolinien batitl mma .
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Abbildung 7.5: Geschwindigkeit des MeeresspiegelanstidggsvViM1/NAWI in Nordamerika. Die geographi-
schen Positionen der Pegelstationen sind entsprechend der Regionen farbig niR2Kigniin), R3 (orange). Der
Abstand der Isolinien beagtl mma .

die Werte vons® in der gleichen Gif3enordnung, so dairfs® ein derartiges Verhalten nicht mehr zu
beobachten ist. Auch in den Mittelwertéh = —2.08 mma ! unds® = 1.23mma ! ist die Reduktion

des Einflusses der pleistxzen Eisschildevolution deutlich zu erkennen. Desweiteren spiegelt sich dies
auch in der wesentlich kleineren Varianz veh = 0.68mma ! im Vergleich zug" = 3.09mma !

wider.

7.1.2 Reduzierte Pegeldaten der RegioR2

Abbildung 7.4 zeigt die globale Verteilung der Geschwindigkeit des Meeresspiegelanstiedig mit
Hilfe der Kombination der EingabemodeN&M1/NAWI berechnet ist. Diese Kombination ist optimal
fur die Pegelstation in der Regid2. Auf der Nordhemispére erreicht der Meeresspiegelanstieg vor
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Abbildung 7.6: Reduzierte Pegeldaten der RegRR2 mit berechnetem MeeresspiegelanstiggM1/NAWI.
Die Geschwindigkeiten des Meeresspiegelanstiegs sind jeweils mit der PSMSL-ID gekennzeichnet. Die Einzel-
werte sind in Tabelle E.2 gelistet.

den arktischen Ksten Kanadas Werte viiber7 mma !. Hingegen werden in der Hudson Bay Werte

von —12mma ! erreicht. AuRerdem sind an deriisten Gonlands und Islands zumeist leicht negative

Geschwindigkeiten des Meeresspiegelanstiegs zu verzeichnen. Deutlich hebt sich auch die Barentssee

mit Geschwindigkeiten voa- —3mma ! vom Nordatlantik und der Karasee aliy tie ein geringer

Meeresspiegelanstieg berechnet ist. Auf dadig&misphre ist sidlich des 60. Breitengrads ein leichter

Meeresspiegelanstieg van 1 mma! zu erkennen. Direkt an deriléte der Antarktis, insbesondere

nahe der Antarktischen Halbinsel, werden dagegen deutlich negative Werte erreicht. In Abbildung 7.5 ist

ein Ausschnitt mit Nordamerika und den Positionen der Pegelstationen der ReBdnedR3 gezeigt.

Die Stationen an der Wesdikte liegen alle in der &he der Nullinie. Hingegen istif die Pegelstationen

der OstKiste ein deutlicher Gradient des Meeresspiegelanstiegsiweon&h Nord zu verzeichnen.
Abbildung 7.6 zeigt beobachtete, berechnete und reduzierte Geschwindigkeiten des Meeresspie-

gelanstiegs der Pegelstationen in der Redg@ Neben der Zunahme des Meeresspiegelanstiegs von

Sid nach Nordiir die Pegelstationen der nordamerikanischen @$e&k(PSMSL-ID 960011 — 960201)
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Abbildung 7.7: Geschwindigkeit des MeeresspiegelanstiégyMA/NAWI auf der Nord- bzw. Bdhemisphre.
Die geographischen Paositionen der Pegelstationen sind entsprechend der Regionen farbig Rkt R2
(griin), R3 (orange) R4 (gelb),R5 (blau). Der Abstand der Isolinien batitl mma .
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Abbildung 7.8: Geschwindigkeit des Meeresspiegelanstiég¥MA/NAWI in Nordeuropa. Die geographischen
Positionen der Pegelstationen sind entsprechend der Regionen farbig mrkigadt), R3 (orange). Der Abstand
der Isolinien betigtl mmat.

fallt bei s© die starke Variation in Ost-West-Richtung auf. Die Pegelstationen Sandy Hook (PSMSL-ID
960101) und New York (PSMSL-ID 960121) sind nur0.3° von einander in Ost-West-Richtung ent-

fernt, jedoch betigt fur Sandy Hook® = 0.00 mma !, hingegen ist in New York® = 2.72mma .

Diese Variabiliat fallt auch bei einige weiteren Stationen (PSMSL-ID 960076 — 960091) auf. Ein starker
Gradient des Meeresspiegelanstiegs in dieser Richtung ist durch den dazu orthogonal verlaufenden Rand
des Eisschilds zu er&ten. Jedoch wird der komplizierte Verlauf deiidfe, bedingt durch diéumliche
Auflosung vor 0.35° in Ost-West-Richtungifr die Berechnung dei® nicht exakt wiedergegeben, so

daf die Variabiliat zum Teil hierdurch verursacht werden kanir Bie reduzierten linearen Trends der
Pegelstationen der Regid®®? wird der mittlere lineare Trend vosi' = 1.77mma ! mit einer Varianz

vong® = 1.24mma ! berechnet.
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Abbildung 7.9: Reduzierte Pegeldaten der Regie® mit berechnetem MeeresspiegelanstiggVMA/NAWI.
Die Geschwindigkeiten des Meeresspiegelanstiegs sind jeweils mit der PSMSL-ID gekennzeichnet. Die Einzel-
werte sind in Tabelle E.3 gelistet.

7.1.3 Reduzierte Pegeldaten der RegioR3

Die beste Kombination der Eingabemodelle tlie RegionR3 ist VMA/NAWI. Abbildung 7.7 zeigt

die globale Verteilung der Geschwindigkeit des Meeresspiegelanstiegs bei Verwendung dieser Eingabe-
modelle. Alle Pegelstationen der RegiB3 liegen in Gebieten, in denef¥ nur geringfigig von Null
abweicht. Auch die Befige der Extremwertdif diese Kombination der Eingabemodelle £° von

~ —9mma ! in der Hudson Bay uned- 5mma ! an den Kisten der kanadischen Arktis fallen geringer

aus als bei den anderen Kombinationen (Abschnitte 7.1.1-7.1i2)i€ nordeurogischen Pegelsta-
tionen ist in Abbildung 7.8 zu erkennen, dal’ die Pegelstationen auf den Britischen Inseln im Gebiet
mit leicht negativen Werten voif liegen, wahrend die Stationen an der Nordsiéstle leicht positive
Werte aufweisen. Der geringe Einflu® des berechneten Meeresspiegelanstiegs zeigtdierégel-
stationen der RegioR3 auch in Abbildung 7.9. & alle Pegelstationen liegP im Bereich+ 1 mma!

und ist zumeist deutlich kleiner. Dieallt auch beim Vergleich der Mittelwerté = 1.59 mma ! und

" = 1.47mma ! auf, die nur geringigig voneinander abweichen. Ebenso variieren die zibmgén
Varianzen vorg" = 0.56 mma ' unda® = 0.53mma ! kaum.
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Abbildung 7.10: Geschwindigkeit des Meeresspiegelanstidys\MF/SCAN auf der Nord- bzw. 8dhe-
misphare. Die geographischen Positionen der Pegelstationen sind entsprechend der Regionen farbiglRdarkiert:
(rot), R2 (griin), R3 (orange) R4 (gelb),R5 (blau). Der Abstand der Isolinien batstl mma!.
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Abbildung 7.11: Reduzierte Pegeldaten der RegR#h mit berechnetem MeeresspiegelanstiggfVF/SCAN.
Die Geschwindigkeiten des Meeresspiegelanstiegs sind jeweils mit der PSMSL-ID gekennzeichnet. Die Einzel-
werte sind in Tabelle E.4 gelistet.

7.1.4 Reduzierte Pegeldaten der RegioR4

Abbildung 7.10 zeigt die globale Verteilung der Geschwindigkeit des Meeresspiegelanstidgrech-
net mit den optimalen Eingabemodell@MF/SCAN fir die RegiorR4. Die Pegelstationen sowie die
SLI der RegiorR4 liegen in einem Gebietiif das nur geringe Geschwindigkeiten des Meeresspiegelab-
falls berechnet werden. Sowohl der Einflul? der pleisten Eisschilde Nordamerikas und Skandinaviens
als auch der Variation des Antarktischen Eisschilds sind demnach im Indischen Ozean und im Pazifik
nur sehr gering.

Abbildung 7.11 zeigtiir die vier Pegelstationen der RegiBd furr s° einen gleichraBigen Meeres-
spiegelabfall. Somit ergibt sicliif den reduzierten Mittelwert mif' = 1.40mma ! ein etwas giRRerer
Wert als fir die Beobachtungen mit = 1.16 mma . Dementsprechend sind die Varianzen der Mittel-
werte mitg" = 3% = 0.33mma ! gleich.

7.1.5 Reduzierte Pegeldaten der RegioR5

Fur die RegiorR5 wird die Kombination der EingabemodeNéM1/SCAN am besten bewertet. Die mit
diesen Eingabemodellen berechnete Geschwindigkeit des Meeresspiegelanstiegs ist in Abbildung 7.12
fur die Nord- und 8dhemisphre gezeigt. Die Pegelstationen der Redgr#hliegen zum einen an den
Kisten Australiens und Neuseeland und zum anderen an igleikK Sidamerikas. Diesen Gebieten ist
gemeinsam, daR kein Einflul3 der pleistoen Eisschildevolution adf zu erkennen ist. Auf deri®lhe-
misphare sind solche Eirifsse nur an den isten der Antarktis mit Werten vom 2mma ! zu beob-
achten, wobei um die Antarktische Halbinsel sowie in den Schelfeisgebieten Werte vérmm a !
zu verzeichnen sind.

Abbildung 7.13 zeigt die beobachteten, berechneten und reduzierten Geschwindigkeiten des Meeres-
spiegelanstiegs an den Pegelstationen der R&fiomNur fir die Pegelstationen Fremantle (PSMSL-ID
680471) und Quequen (PSMSL-ID 860081) werden Werte dfbberechnet, die signifikant von Null
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Meeresspiegelanstieg (mm/a)
Abbildung 7.12: Geschwindigkeit des Meeresspiegelanstie@gs\M1/SCAN auf der Nord- bzw. 8dhe-
misphare. Die geographischen Positionen der Pegelstationen sind entsprechend der Regionen farbiglRdarkiert:
(rot), R2 (griin), R3 (orange) R4 (gelb),R5 (blau). Der Abstand der Isolinien batstl mma!.
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Abbildung 7.13: Reduzierte Pegeldaten der Regit® mit berechnetem Meeresspiegelansti@gfM1/SCAN.
Die Geschwindigkeiten des Meeresspiegelanstiegs sind jeweils mit der PSMSL-ID gekennzeichnet. Die Einzel-
werte sind in Tabelle E.5 gelistet.

abweichen. Somit weichen die Mittelwerte mft = 1.45mma! unds* = 1.42mma! ebenfalls
nur gering voneinander ab. Der Unterschied in den zaggen Varianzeng&® = 0.76mma ' und
" = 0.59 mma!) ist auf den anahernd verschwindenden reduzierten Treimtie Pegelstation Que-
guen (PSMSL-ID 860081) ziickzufihren.

7.1.6 Reduzierte Pegeldateriif das einheitliche Zeitintervall 1931-2000

Abbildung 7.14 zeigt", $° und s® fur 55 Pegelstationen, die das einheitliche Zeitintervall 1931-2000
abdecken. &r die RegiorR4 bleibt nur die Station Honolulu (PSMSL-ID 760031hrig. Die beiden au-
stralischen Pegelstationen Sydney (PSMSL-ID 680140) und Fremantle (PSMSL-ID 680471) sowie die
neuseeindische Station Auckland (PSMSL-ID 690002) verbleiben in der Auswertiindié Region
R5. Die fur jede Region angegebenen Mittelwerte der beobachtétennd reduziertens™, linearen
Trends des Meeresspiegelanstiegs werden mit (7.2) berechnet. Als Fehler sind hier jeweils die entspre-
chenden Varianzen angegeben, die in (7.3) definiert sind.

Auffallig sind wiederum die negativen Werte véh fiir die Pegelstationen der Regi®1, die an
den Kusten des Bottnischen Meerbusens liegen und Wertewert mma ! annehmen. Die reduzier-
ten linearen Trends sind bis auf eine Ausnahme, Oslo (PSMSL-ID 040321), positiv. Dies spiegelt sich
im Mittelwert, s = 1.26mma !, und der signifikant verkleinerten Varianz® = 0.60 mma !, wi-
der. Bei den nordamerikanischen Pegelstationen der R&gofinden sich zum einen Stationeriir f
die $° nur gering von Null abweicht und somit der beobachtete und reduzierte lineare Tretibdast
einstimmen (PSMSL-ID 823031-960041 und 960091). Diese liegen l#atith an der Westlste
Nordamerikas. Zum anderen finden sich Pegelstatiorigrdié s© und s" fast identisch sind, so daR
die reduzierten linearen Trends nur unwesentlich von Null abweichen (PSMSL-ID 960076—96007 und
960121-960161). Diese liegen alle an der @Qst& Nordamerikas. Somit ist die Verringerung des Mit-
telwertes vors” = 2.75mma ! aufs" = 1.51 mma ! zum groRen Teil auf letztere reduzierte lineare
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Abbildung 7.14: Reduzierte Pegeldateiirfdas einheitliche Zeitintervall 1931-2000 der RegioRdn. . . ,R5

mit berechnetem Meeresspiegelanstiggdie jeweils bestbewertete Eingabemodellkombination. Die Geschwin-
digkeiten des Meeresspiegelanstiegs sind jeweils mit der PSMSL-ID gekennzeichnet. Die Einzelwerte sind in
Anhang E gelistet.
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Trends zuiickzufihren. Rir die Pegelstationen der Regi&®8, deren gbliter Teil an der niederhdi-
schen und deutschen Nordséste liegt, werder® berechnet, die im Bereich von0.27 mma ! bis
0.55mma ! liegen. Der Mittelwert,s® = 1.58mma !, ist nur0.20mma! kleiner als der der be-
obachteten linearen Trends. In der Regi®vh ergibt sich fir die verbleibende Pegelstation Honolulu
(PSMSL-ID 760031) der reduzierte linearen Trends?u= 1.51 mma '. Fir die RegionR5 mit den
verbleibenden australischen und neusedischen Pegelstationen #§t= 1.37 mma!.

Im folgenden wird ein Vergleich der reduzierten linearen Trends des Meeresspiegelaristidigs f
RegionerR1, ..., R5 prasentiert. Dabei werden auch die Trenidisdas einheitliche Zeitintervall 1931
2000 betrachtet.

7.2 Globaler mittlerer Meeresspiegelanstieg

In Tabelle 7.1 werden die Mittelwerte der beobachteten und reduzierten linearen Trends des Meeresspie-
gelanstiegsifr die RegionerR1, . .., R5 zusammengefalt. Desweiteren werden hier die Mittelwé'te,

und 3%, fur alle Pegelstationen angegeben. In der letzten Zeile ist der Mittelwert aus den Ergebnissen
der funf Regionen angéft. Durch diese zweifache Mittelung, zuerst in den RegidR&n . ., R5 und

dann der Mittelwerte deriihf Regionen, wird bércksichtigt, dald die Anzahl der Pegelstationen in den
Regionen sehr unterschiedlich iB(: 50,R2: 29,R3: 30,R4: 4 undR5: 8 Pegelstationen).if den Mit-

telwert der Ergebnisséif die RegionerR1, ..., R5 ergibt sichs™ = 1.46 + 0.20mma *. Werden mit

der gleichen Methode die Ergebnis$e flas einheitliche Zeitintervall 1931-2000 bearbeitet, ergibt sich

§" = 1.45+0.13mma '. Wie zuvor werden die Varianzen als Fehler angegeberijrddié Werte von

$° keine robuste Fehlerabsiaung nidglich ist. Obwonhl &ir das einheitliche Zeitintervall nur 55 anstelle

von 121 Pegelstationen timksichtigt werden, ist nur ein Unterschied v@f1 mma ! zu verzeichnen,

der weit unterhalb der Fehler liegt. Dies ist auch hinsichtlich darde der verwendeten Zeitreihen der
Pegelstationen bemerkenswert, da die mittlere Intégk der 121 ausgé@hlten Pege$0.7 a betagt,
hingegen das einheitliche Zeitintervall 1931-2000, das 55 Pegel abdecken,agige Yon70 a hat.
Ebenso liegen die Differenzen der Mittelung aller 121 Werte ¥nmnd der Mittelung der 55 Werte

von $* fiir das einheitliche Zeitintervall mig" = 1.44 + 0.84 mma ! bzw. §* = 1.43 4+ 0.80mma !

Tabelle 7.1: Zusammenfassung der Mittelwerte der beobachteferynd reduziertens”, linearen Trends des
Meeresspiegelanstiegsrfdie RegionerR1, ..., R5. Werte in Klammern beziehen sich auf das einheitliche Zeit-
intervall 1931-2000. Als Fehler sind die entsprechenden Variahzéaw. 6™ angegeben.

Region Eingabemodelle 5 (mmal) 5" (mmal)

R1 VMI/SCAN —2.08+3.09 (2.99+ 3.23) 1.23+ 0.68 (1.264 0.60)
R2 VM1/NAWI 2.55+1.02 (2.75+ 0.88) 1.7+ 1.24 (1.51+1.31)
R3 VMA/NAWI 159+ 056  (L78+055) 1.47+053  (1.58+0.58)
R4 VMF/SCAN 1.164+ 0.33 (1.28+ 0.10) 1.40+ 0.33 (1.51+ 0.10)
R5 VM1/SCAN 1.424+ 0.59 (1.14+ 0.12) 1.45+ 0.76 (1.37+ 0.16)
R1-R5 0.28+£2.89 (-0.13+ 3.36) 1.44+ 0.84 (1.43+0.80)
Mittelwert derR1, ..., R5 0.93+ 1.76 (0.794 2.21) 1.46+ 0.20 (1.45+ 0.13)
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Abbildung 7.15: Globale Verteilung der positiven (rot) und negativen (blau) Differenen s". Firr die Be-
rechnung wird der Mittelwert™ = 1.46 mma ' der Mittelwerte der RegioneR1, . .., R5 verwendet.
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Meeresspiegelanstieg (mm/a)

Abbildung 7.16: Verteilung der positiven (rot) und negativen (blau) Differenz&n— 3" in Europa. Er die
Berechnung wird der Mittelweg™ = 1.46 mma ! der Mittelwerte der RegioneR1, . .., R5 verwendet.

weit unterhalb der Fehler. Die wesentlictb@eren Varianzen begnden sich in der nur einfachen Mit-
telung der Werte vod™ gegetiiber der zweifachen Mittelung zuvor. Im folgenden wird die Streuung der
Einzelwerte um die Mittelwerte genauer diskutiert.

In Abbildung 7.15 ist die Variation der Einzelwerte véh um den Mittelwerts" = 1.46mma*
gezeigt. Die globale Verteilung der Differenzen ist in der Weise dargestellt, daf3 an den Positionen der
Pegelstationen die positive (rot) oder negative (blau) Differenz in ein@me8diagramm aufgetragen
ist. Fur die Pegelstationen auf deiidhemisphre fllt keine systematische Abweichung vom Mittelwert
auf. Auch fir die Pegelstationen in Mittelamerika, an der Wastk der Vereinigten Staaten, einigen
Pazifikinseln und der Kste Indiens wechseln positive und negative Differenzen.

Um die Verteilung in Europa genauer betrachten@aren, ist in Abbildung 7.16 ein Ausschnitt mit
den europischen Pegelstationen gezeigt. In Nordeur@fitguf, dald an den iisten Norwegens fast aus-
schlie3lich positive Differenzen und an defid€en des Bottnischen Meerbusens nur negative Differen-
zen auftreten. Der Vergleich mit dem berechneten Meeresspiegelanstieg in dieser Region (Abbildung 7.2)
zeigt dieUbereinstimmung der Gebiete mit negativen Differenzen ub@igm Meeresspiegelabfall im
Bottnischen Meerbusen auf. Dihnlichkeit der beiden Verteilungen ist ein Hinweis darauf, daR die
berechneten Geschwindigkeiten des Meeresspiegelanstiegs, die den Einflul? deiapleiskisschild-
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evolution wiedergeben sollen, diesen nicht véltetig beschreiben. Allerdingsiknen die negativen
Differenzen im Bottnischen Meerbusen auch Beje des Effekts enthalten, dal3 das Beckenliver
Skagerak und Kattegat mit den Ozean verbunden ist. Ekman (1996) wies auf die Meeresspiegelvariatio-
nen im Bottnischen Meerbusen durch Windstau hin, die eine saisonale Variation mit einer Amplitude von
170 mm hervorrufen kann. Ekman (1998) betonte, dal} die saisonale Variation des Meeresspiegels ins-
besondere in den Monaten Dezember—Januar im letzten Jahrhundert einen signifideutzes Trend
aufweist, den er mit.7 + 1.2cm pro Jahrhundert angibt. Hingegen findetiardie Monate Februar—

Marz einen &kularen Trend vor-5.7 + 1.5 cm pro Jahrhundert. Dies@rfverschiedene Monate unein-
heitlichen Trends &nnen grunditzlich zu den beobachteten Differenzen zum Mittelwert beitragen. Eine
weitere Ursachdlr die systematischen Differenzen im Bottnischen Meerbusen und an der norwegischen
Kiste lonnte in der Vereinfachung des verwendeten radialsymmetrischen Erdmodells liegen. Fjelds-
kaar (1997) diskutierte unter anderem die Verdickung der skandinavischen elastischen Ertbagph

~ 50 km in Westnorwegen auf 110 km im Zentrum. Klemann & Wolf (1999) betrachteten den Einfluld
einer duktilen Zone innerhalb der skandinavischen LithasphDieser spiegelt sich in einer Atmli-

chen, auf geologischen Zeitskalen langsamen, Relaxation dieser Zone wider, die die berechneten Span-
nungen deutlich, jedoch die Geschwindigkeit der Vertikalbewegung nur gering beeinflu3t. Desweiteren
untersuchten Martinec & Wolf (2005), in wie weit eglich ist, aus dem Spektrum skandinavischer
Relaxationszeiten Informationdiber eine Verdickung der skandinavischen Lithd@spehzu gewinnen.

Sie fanden, daf3 aufgrund der verwendeten Daten eine Lithosperdickung nicht beiigt aber auch

nicht widerlegt werden kann, jedoch verschiedene andere Beobachtungen auf diese laterale Haterogenit
hinweisen.

Bei den drei Pegelstationen in GroRRbritannien und der irischen Pegelstation sind keine einheitlichen
Differenzen zu beobachten.aNrend im 8den Englands eine nur geringe Abweichung vom Mittelwert
Zu verzeichnen ist, haben an der Qsite die Differenzen unterschiedliche Vorzeichen. An der irischen
Pegelstation ist hingegen eine negative Differenz zu verzeichnen. An ddis@stikordenglands wur-
de eine von der Kchtigkeit der Sedimente adhgige Kompaktion derselben diskutiert (Shennan et al.,
2000a), die hier nicht bécksichtigt wird und zu Vertikalbewegungen der Pegelstatioiéreh kann.

Eine weitere Ursache der unterschiedlichen Differenzen kann in der nur unzureichenden Beschreibung
der Abschmelzgeschichte des pleigtoen Eisschilds liegen. Shennan et al. (2002) untersuchten die
komplexe Abschmelzgeschichte in Schottland und Nordengland und deren Auswirkung auf den Meeres-
spiegel (siehe auch Shennan et al., 2000b).

An der belgischen und niedéaridischen Kiste sind im Westen positive Differenzen und im Osten
negative Differenzen zu verzeichnen. In Kiden et al. (2002) wird auf tektonisches Absinken disser K
hingewiesen, das von West nach Ost zunimmt und auchdgeitdurch Sedimentkompaktion beinhalten
kann, und im Bereich vo0.06-0.16 mma! liegt. Auffallig sind die drei negativen Differenzen im
Westen, an der Grenze zur deutschen Nordsstek Diese lassen vermuten, dafd neben den tektonischen
auch lokale Prozesse zur Vertikalbewegung beitragemén, z. B. intensive Grundwassergewinnung,
Wasserbau oder Landgewinnung.

Die drei Pegelstation im Mittelmeer weisen alle negative Differenzen zum Mittelwert des globalen
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Abbildung 7.17: Verteilung der positiven (rot) und negativen (blau) Differenzen zwisclfen 5" in Nord-
amerika. Fr die Berechnung wird der Mittelwedl’ = 1.46 mma ' der Mittelwerte der RegioneRl,..., R5
verwendet.

Meeresspiegelanstiegs auf. Zwar wird die tektonische Stbildr Kisten, an denen die frabgische
(Lambeck & Bard, 2000) und die italienischen Pegelstationen (Lambeck et al., 2004) liegen, diskutiert,
jedoch gibt es nur Anzeicheiiif ein geringes Absinken beidellKtengebiete. Dies sollte sich dann al-
lerdings in positiven Differenzen widerspiegeln. Es bleibt demnach arek| ob andere, z. B. lokale
Prozesse, die Pegelstationen beeinflussen. Trupin & Wahr (1990) untersuchten den Einflu3 von Luft-
druckvariationen auf Pegelmelwerte in verschiedenen Gebieten. Sie betrachteten 33 Pegelstationen an
den Kiisten des Mittelmeers und beobachteten eirékaten Einflul der Luftdruckvariationen als theo-
retisch durch den IB-Effekt erlitt werden kann. Dieses wurde auf die Varkung des Effekts durch lo-
kale bathymetrische Anomalien des Meeresbeckens oder durch lokale Oaemmgen zuickgefihrt.
Abbildung 7.17 zeigt die geographische Verteilung der Differenzen zwisg¢heind 5™ fur die
nordamerikanischen Pegelstationen. An der Westk zeigt sich ein sehr uneinheitliches Bild, so dal}
hier keine Ursachenif systematische Abweichungen gesucht werden. Anders ist die Situation an der
Ostkiste.Uberwiegen dort im Bden die positiven Differenzen, zeigen sich weiter im Norden Abschnitte
mit negativen Differenzen. Einetgliche Ursachelfr dieses systematische Verhalten liegt in einer nicht-
beriicksichtigten duktilen Zone innerhalb der Lithogpd. Di Donato et al. (2000) berechneten den Ein-
fluR einer duktilen Zone auf modellierte Geschwindigkeiten des Meeresspiegelanstiegs an dsteOstk
Nordamerikas. Durch den Verlauf deiiitenlinie, die mehrfach die Isolinien der postglazialen Defor-
mation kreuzt, sind die dort liegenden Pegelstation sendgitieine solche Zone in der Lithosate.
Durch die Beiicksichtigung einer duktilen Zone wurden Unterschiede in den Geschwindigkeiten des
Meeresspiegelanstiegs vei).5 mma ! bestimmt. Der Vergleich der geographischen Verteilung dieser
Unterschiede (Di Donato et al., 2000, Fig. 2) mit der der Differenzen in Abbildung 7.17 zeigt eine deutli-
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Tabelle 7.2:Vergleich der Literaturwerte des globalen mittleren Meeresspiegelanstiegs, reduziert um den Einflu
der pleistoanen Eisschildevolution.

Veroffentlichung globaler mittlerer Meeresspiegelansiégmm a!)
Peltier & Tushingham (1989) 2.40+0.90
Trupin & Wahr (1990) 1.75+0.13
Douglas (1991) 1.80 +0.10
Mitrovica & Davis (1995); Davis & Mitrovica (1996) 1.40 +0.40
Douglas (1997) 1.80 £ 0.10
Peltier & Jiang (1997) 1.80 £ 0.60
Church et al. (2001) 1.50 + 0.50
Cazenave & Nerem (2004) 3.10£0.40
Holgate & Woodworth (2004) 1.70 £ 0.20
Tabelle 7.1 1.46 £ 0.20

cheUbereinstimmung. Davis & Mitrovica (1996) zeigten hingegen, daR die Position des Hebungsgebiets
an der Ostlaste sensitiviir die Viskositit des unteren Mantels ist. Sie optimierten diese Vis&b#it
die minimierte Streuung der reduzierten Pegeldated.Zu 102! Pas und erlangten eine weitgehende
Reduktion der Nord-&d-Abhangigkeit der Pegeldaten. Der Vergleich des Viskdsitert von Davis &
Mitrovica (1996) fir den unteren Mantel mit deniif die RegionR1 von ~ 2.0 - 10?! Pas (Visko-
sitatsmodelVM1) gibt einen Hinweis auf eine nichthgksichtigte laterale Heteorgeiditals ndgliche
Ursache.

In Tabelle 7.2 ist der reduzierte globale mittlere Meeresspiegelanstieder in dieser Arbeit be-
stimmt worden ist, verschiedenen anderen ABsolngen gegéitber gestellt. Der hier berechnete Wert
ist kleiner als die meisten in der Literatur angegebenen Werte, jedoch lassen sich bei vier Werten (Davis
& Mitrovica, 1996; Peltier & Jiang, 1997; Church et al., 2001; Holgate & Woodworth, 200&rein-
stimmungen innerhalb der Fehler findefir Eie Ubrigen Werte sindiberwiegend kleine Abweichungen
von ~ 0.3mma ! zu verzeichnen, wobei die Werte aus Peltier & Tushingham (1989) und Cazenave
& Nerem (2004) herausfallen. Zu dem Ergebnis von Peltier & Tushingham (1989) ist anzumerken, dal3
eineahnliche Methode mit neueren Modellvorgaben in Peltier & Jiang (1997) zu einem Ergébrijs f
welches innerhalb der Fehler mit der Mehrheit der Wakereinstimmt. Hingegen ist das Ergebnis von
Cazenave & Nerem (2004) im Gegensatz zu allen anderen Atmeigen nicht mit Hilfe von Pegelmel3-
werten bestimmt, sondern aus Altimetriedaten abgeleitet. Die verwendeten Daten beziehen sich auf den
Zeitraum 1993-2003. Aus diesen wurdém @len zehriigigen Zyklus der Satellitenbahnen Variationen
des globalen mittleren Meeresspiegels berechnet, auf deren Grundlage der linearéifden®ékade
zu2.84+0.4mma ! bestimmt wurde. Die Korrektukif die Variation des Ozeanvolumens durch die De-
formation des Ozeanbodens und des Geditigté dann zu dem tabellierten Wert vén +0.4mma .
Cazenave & Nerem (2004) betonten, daRR dieser Wert nicht nur signifikant von den Werten abweicht,
die aus den PegelmeRwerten abgeleitet wurden, sondern auch, dal allatAlosgén nicht mit den be-
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rechneten Beittigen zum Meeresspiegelanstieg aus Klimamodellen in einklang gebracht warshemk
Desweiteren verwiesen Cazenave & Nerem (2004) auf das Problem der geographischen Verteilung der
Pegelstationen, die sich auf der Nordhemiémehan den Kisten Europas und Nordamerikas konzentrie-
ren. Die dadurch iiglicherweiseJberbewertung der stenzonen sowie die unterschiedlichen Ergeb-
nisse der verschiedenen Betrachtungen werden in Abschnitt 7.3 diskutiert. Beim Vergleich mit regionalen
Untersuchungen finden sich weitéﬂbereinstimmungen, z. BUf Skandinavien, wo der hier bestimmte
Mittelwert, s* = 1.23 + 0.68 mma ! fur die RegionR1, mit dem von Lambeck et al. (1998a) berech-
neten,s" = 1.10 + 0.20mma !, innerhalb der Fehldiberlappt. Hingegen wird von Milne et al. (2001)
fur Skandinavien ein aus mit GPS-Messungen reduzierten Pegeldaten bestimmter Meeresspiegelanstieg
vonst = 2.1+ 0.3mma ! angegeben. Es ist anzumerken, daR die hierzu verwendeten Zeitreihen von
20 Pegeln eine &nge von mindesterd a und von 34 GPS-Stationen einérige von Bchstenss a
aufweisen. Somit bezieht sich dieses Ergebnis &udre Zeitintervalle als das Ergebnis von Lambeck
et al. (1998a) und dieser Arbeit.

Die Bedeutung des globalen mittleren Meeresspiegelansti€gserechnet aus den Mittelwerten
der RegionemRl, ..., R5, als MaR fir die Variation des Ozeanvolumens und der Ozeanmasse, bleibt zu
klaren. Im folgendem Abschnitt wird der Stand der Diskussion widergegeben und es wird eine Bewertung
der verschieden Eritungsversuche gegeben.

7.3 AbschlieBende Bewertung

In Abschnitt 7.1.1-7.1.5 sind die beobachteten, berechneten und reduzierten linearen Trends des Meeres-
spiegelanstiegs an den Pegelstationen gezeigt. Wie dort diskutiert, ist in den Beobachtungen und Er-
gebnissen der Berechnung der Einfluld der ple@sien Eisschildevolution deutlich zu erkennen. Der
Vergleich der beobachtete#t;, und reduziertens®, linearen Trends zeigt auf, dal3 die hier angewandte
Methode in der Lage ist, diesen Einfluf3 deutlich zu reduzieren.

Fir einige Pegelstationen ist die Reduktion allerdings nur unéoithy oder der Wert vog™ ist
durch Beithge beeinflu’t, die durch die Auswahl der Stationen idrggich ausgeschlossen werden
sollten. Im vorausgehenden Abschnitt wiid flie Pegelstationen der RegiBi auf die unvollsandige
Reduktion hingewiesen. Als Ursache ist neben dem nicht optimalen Eismodell auch dieg&scigr
auf ein radialsymmetrisches Viskasismodell angéihrt. Diese Bescliinkung ergibt sich durch die ver-
wendete Theorie deVR, fur die zur Vereinfachung die Annahme einer Radialsymmetrie herangezo-
gen ist. Ebenso sindhnliche SchluR3folgerungen aus der Bewertung der reduzierten Pegelilatiba f
Ostkiiste Nordamerikas in der Regi®®2 gezogen (Abschnitt 7.2).

Fur die Pegelstationen an der belgischen und niaddischen Nordseékte aus der Regidr3 ist
im vorausgehenden Abschnitt die Beeinflussung durch Vertikalbewegungen diskutiert, die nicht durch
postglaziale Relaxation verursacht sind. Diese Stationen zeigen, dafd in den beschriebenen LTA-Dia-
grammen (Abschnitt 6.3), die neben den Werten #oauch die Detektion solcher Eifiise erraglichen
sollen, diese nicht ersichtlich sind. Hieran werden die Grenzen dieser Methode deutlich.

Bei den drei Stationen an derilkten des Mittelmeers der RegiB®3 wird in Abschnitt 7.2 auf den
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Einflul3 des IB-Effekts auf die Pegeldaten hingewiesen. Da in dieser Arbeit keine Reduktion hinsichtlich
der Schwankungen des Luftdrucks vorgenommen ist, sondern nur Stationen ausgeschlossen sind, bei
denen die LTA-Diagramme deutlich auf eine Beeinflussung durch den IB-Effekt hinweisen, kann bei
den beiticksichtigten Pegeldaten ein atmoaghcher Beitrag grundszlich nicht ausgeschlossen werden
(Abschnitt 6.3).

Die hier genannten Einscimkungen bei der Reduktion des Einflusses der pleisiz Eisschild-
evolution und des Ausschlusses von anderweitig beeinfluldten Pegeldaten erlauben eirégztimgch
der Grenzen der hier vorgestellten Reduktionsmethode und der ihr zugrundeliegenden theoretischen Be-
schreibung. Ein wichtiges Ergebnis der Berechnung des reduzierten globalen mittleren Meeresspiegel-
anstiegs in Abschnitt 7.2 bleibt jedoch, dafi sowohl hinsichtlich der geographischen Verteilung der
Pegelstationen als auch hinsichtlich dedioksichtigten Zeitintervalls robust ist (Tabelle 7.1).

Im zweiten Fall betagt fur die 121 verwendeten Pegelstationen die mittlere Inteémg#90.7 a,
wahrend an 55 Pegelstationdir tlas einheitliche Intervall 1931-2000 Zeitreihen existieren. Somit re-
prasentiert der in dieser Arbeit bestimmte Wert von= 1.46 + 0.20mma ! den linearen Trend des
globalen Meeresspiegelanstiegs flas letzte Jahrhundert.

Es ist zu beachten, dal® der lineare Trend des globalen mittleren Meeresspiegelanstiegs einer Volu-
meranderung entspricht. Bei einer Diskussion der verschiedeneridBeizum beobachteten Meeres-
spiegelanstieg mul3 folglich der thermosterische Beitragdiesichtigt werden. Cabanes et al. (2001b)
schatzten diesen Beitrag zum Meeresspiegelanstiey®u-+ 0.05mma !, wobei sie eine interpolier-
te globale Datenbasis von Ozeantemperatuierdds Zeitintervall 1955-1996 verwendeten. Bei einer
Beschankung auf das Zeitintervall 1993—-1998 ergab sich hingegen ein thermosterischer Beitrag von
3.1 + 0.4mma!. Die Untersuchung von Antonov et al. (2002 fdas Zeitintervall 1957-1994 an-
hand von Ozeantemperaturdaten lieferte einen thermo- und haliosterischen Beitrag)vidrmm a!
und besitigte damit das erste Ergebnis. Weiterhin untersuchtenisieds gleiche Zeitintervall an-
hand von Salindtsvariationen die i8wasserzufuhr in die Ozeane und bestimmten einen Beitrag von
1.3+ 0.5mma'. Miller & Douglas (2004) diskutierten die Sctaghen dieses Ansatzes und wiesen
darauf hin, daB diei3wasserzufuhr auch die Béitre von Meer- und Schelfeis eiath

Cazenave & Nerem (2004) verglichen das Ergebnisd/@#-0.20 mm a ! der Altimetriemessungen
des Satelliten TOPEX/Poseidoirfdas Zeitintervall 1993—-1998 mit dem thermosterischen Beitrag von
3.1+ 0.4mma! fur denselben Zeitraum (Cabanes et al., 2001b) und folgerten einen weitgehend ther-
mosterisch bedingten Meeresspiegelanstieg. Digslevauf eine signifikante Beschleunigung des ther-
mosterisch bedingten Meeresspiegelanstiegs in den vergangenen Jahren hinweisen. Der in Tabelle 7.2
angegebene lineare Trend des Meeresspiegelanstiegs3.1 +0.4mma !, entsprechend den Altime-
triemessungen der Satelliten TOPEX/Poseidon und Jason bezieht sich auf das Zeitintervall 1993-2003
und besitigt damit das Ergebnigif die letzte Dekade.

Der in der vorliegenden Arbeit bestimmte Wert vih= 1.46 & 0.20mma ! ist hingegen fir das
letzte Jahrhundert refisentativ. Desweiteren sind die Pegelstationen an deteld der Nordhemisjane
konzentriert (Abbildung 6.1), ahrend die Altimetriemessungen die Ozeane abdecken. Zuarkrig
dieser teilweise inkonsistenten Ergebnisse dienen folgende Hypothesen:
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e Die linearen Trends geaf® der Pegel- und Altimetriedaten sind mittlere Werte des Meeresspiegel-
anstiegs ifir die entsprechenden Zeitintervalle. Der Unterschied zwischen den Ergebnissen ist auf
eine signifikante Beschleunigung des Meeresspiegelansti@gend der letzten Dekade #gk-
zufuhren, der weitgehend durch den Anstieg des thermosterischen Beitrags wekiden kann.

¢ Der lineare Trend ge#f der Altimetriedaten reflektiert nicht den mittleren Meeresspiegelanstieg
wahrend der letzten Dekade, da die Daten durch 8gétibeeinflul3t werden, die nicht oder nicht
vollstandig beiicksichtigt sind. Derartige Be#ige sind der EinfluRR der pleistiizen Eisschild-
evolution, langperiodische Gezeiten, der IB-Effekt und Ozeangingen. Dagegen rejgentiert
der lineare Trend geafd der Pegeldaten den Meeresspiegelanstieg besser. Dann kann allerdings
nur der langzeitliche thermosterische Beitrag vor).5 mma ! in Einklang mit den Pegeldaten
gebracht werden, d. h. ddirfdie letzte Dekade abgesithte Beitrag muf3 zu hoch sein.

e Der lineare Trend ge#&f} der Altimetriedaten beschreibt den Meeresspiegelanstibgewd der
letzten Dekade. Dagegen ist der aus den Pegeldaten bestimmte lineare Trend dulicérbee
wertung der Kistenzone nicht repsentativ fir das letzte Jahrhundert. Diesinde bedeuten, dal3
die Pegelstationen den globalen Meeresspiegelanstieg abgedthaufzeichnen, so dald keine
oder nur eine geringe Beschleunigung des Meeresspiegelanstiegs erfolgt ist.

Eine Verifizierung oder Falsifizierung der genannten Hypothesen ist in dieser Arbeit righitm Es
kann jedoch darauf hingewiesen werden, welche Weiterentwicklungen der hier vorgestellten Methode
einen Beitrag dazu leisterdknten, die Reduktion der Pegeldaten zu verbessern.

7.4 Weiterentwicklung

Mit der Prasentation der Ergebnisse und deren Bewertung in diesem Kapitel ist das Potential der in die-
ser Arbeit entwickelten Methode, den EinfluR der pleiaten Eisschildevolution auf Pegelmewerte
zu berechnen, aufgezeigt worden. Allerdings sind in der theoretischen Beschreibung dieses Problems
(Kapitel 2) und dessen numerischer Implementierung (Kapitel 4) verschiedene éiisaiite Annah-
men gemacht. i die Weiterentwicklung der Methode ist es von Vorteil, einige dieser Eiaséiningen
aufzuheben, was im folgenden betrachtet wird.

Bei der Theorie und Implementierung déR wird auf die Annahme von Radialsymmetrie hingewie-
sen. Wie die Ergebnisse der Bewertung der Eingabemodelle in Abschnitt 5.3 zeigen, vie dierHe-
gionenR1,..., R4 unterschiedliche Viskositsmodelle ge@hlt. Auf die Moglichkeit lateraler Variatio-
nen der Viskosit weisen ddrber hinaus Beobachtungen der postglazialen Landhebung hin (z. B. Breuer
& Wolf, 1995; Kaufmann & Wolf, 1996; Peltier & Jiang, 1996; Lambeck et al., 1998b; Kaufmann et al.,
2000; Cianetti et al., 2002; Sabadini et al., 2002; Wu & van der Wal, 2003; Martinec & Wolf, 2005). Eine
wiinschenswerte Weiterentwicklundave daher, die Theorie d¥R fur lateral variierende Viskosits-
verteilungen (Martinec, 2000) zu higksichtigen. Weiterhin wird in Abschnitt 4.3 die rotationsbedingte
elastischen Deformation in dBT beschrieben, die jedoch bei der BerechnungtiRernachassigt ist.
In der Weiterentwicklung der Theorie sollte daher diese rotationsbedingte Zusatzdeformation konsistent
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bericksichtigt werden, indem das Zentrifugalpotential?’, mit den Gleichungen devR gekoppelt
wird.

An der Variation der Abweichungswertarfdie verschiedenen Eingabemodelle (Abschnitt 5.3.2) ist
die Bedeutung der verwendeten Eismodelle zu erkennen. Insbesoiidetie RegionerR1 und R2
ergibt sich bei Verwendung unterschiedlicher Eismodelle eine signifikantemdferung der Anpassung
(Tabelle 5.3). Da die Pegelstationen und SLI dieser Regionen in den péeisteisten Gebieten liegen,
ist diese Abkngigkeit zu erwarten. Eine weitere Optimierung des Eismodells sollte daher auch zu einer
besseren Reduktion der PegelmelRwditedn. Sollten knftige Eismodelle so detailliert sein, dal3 die
hier verwendeteaumliche Aufésung eine EinscBnkung darstellen iwde, kann diese Auisung weiter
erhbht werden.

Auch fur die Bearbeitung der Pegelmel3werte ergeben sich Végedur Weiterentwicklung. In
Abschnitt 6.2 werden Pegelstationen aus der Datenbasis des PSMSL angewbei alle Stationen
der russischen Arktis aufgrund des Einflusses des IB-Effekts ausgeschlossen sind. Bei einer Reduktion
hinsichtlich dieses Effektsdnnte zum einen die Anzahl der Pegelstationen @&grt werden und zum
anderenifir einige Pegelstationen, z. B. bei denen des Mittelmeers, die Abweichung vom mittleren globa-
len Meeresspiegelanstieg verringert werden. Desweiteren ist zu betrachten, ob Hinweise auf tektonisch
oder anthropogen bedingte Vertikalbewegungen an Pegelstationen nicht nur als AusschluRkriterium die-
nen, sondernifr eine Reduktion hinsichtlich dieser Bewegungen herangezogen webteerk Hier
ist zu beachten, dal3 aus geologischen Beobachtungen abgeleitete Vertikalbewegungen (z. B. Lambeck
& Bard, 2000; Lambeck et al., 2004) meist mit unggend quantifizierbaren Fehlern behaftet sind.
Die direkte Bestimmung der Vertikalbewegungen durch in dahélvon Pegelstationen installierten
GPS-Empéangern kann daher die Bearbeitung von Pegeldaten wesentlich verbessern. Derzeit wird im
TIGA-Projekt eine Datenbankifr entsprechende GPS-Stationen aufgebaut. In diesem Zusammenhang
ist das BIFROST-Projekt von Interessdir flas 34 gleichi@Rigiber Finnland und Schweden verteilte
GPS-Empéanger herangezogen werden, die seit 1995 bzw. 1993 kontinuierlich messen. Die von Milne
et al. (2001) vorgestellten Ergebnisse dieses Projekts demonstrieren die weitggbengiastimmung
der aus GPS-Messungen bestimmten mit den berechneten Vertikalbewegungen. Hieraus wird ersichtlich,
welche Maglichkeiten sichifir zukiinftige Reduktionen von Pegeldaten durch GPS-Messungénen.
Dariiber hinaus &nnen die aus GPS-Messungen bestimmten Vertikal- und Horizontalbewegungen da-
Zu genutzt werden, die Viskoatsmodelle zur Berechnung d€R zu optimieren (Milne et al., 2004).
Ein kleiner Nachteil von GPS-Messungen besteht darin, dal’ durch sie gtzirdsnur Verschiebungen
bestimmt werden. Demgegé@mer muf? bei der Reduktion der Pegeldaten hinsichtlich des Einflusses der
pleistoAnen Eisschildevolution auch die Geaitleranderung bercksichtigt werden, was durch die in
der vorliegenden Untersuchung durchigeten Berechnungen geleistet wird.

Wie in Abschnitt 7.3 dargestellt ist, wird in der gegeimtigen Diskussion zum mittleren globalen
Meeresspiegelanstieg die Bedeutung der Altimetriemessungen hervorgehoben. Insbesondere wiesen Ca-
zenave & Nerem (2004) darauf hin, daf3 Altimetriemessuridggn ein Zeitintervall vor30 a ausreichen

1Zur weiteren Informationiiber das “GPS Tide Gauge Benchmark Monitoring-Pilot Project” wird auf http://op.gfz-
potsdam.de/tiga/indeXIGA.html verwiesen.
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sollen, um etwaigdnderungen im Trend des globalen Meeresspiegelanstiegs bestimmeénrenk Al-
lerdings erlaubt diese Methode keine Aussaigieer den Meeresspiegel im 20. Jahrhundert. Somit bilden
die PegelmeRwerte die Grundlage €ine “Rickrechnung” des globalen mittleren Meeresspiegels und
damit fur eine Beurteilung der Ergebnisse der Satellitenaltimetrie.
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A. Erganzungen zu Kapitel 2

A.1 Euler- und Lagrange-Formulierung, lokale und materielle Inkremente

In diesem Abschnitt werden kurz die Euler- und Lagrange-Formulierung sowie die lokalen und materiel-
len Inkremente vorgestellt iff eine audihrliche Darstellung wird hier auf Wolf (1997, 2003) verwiesen.

In Kapitel 2 ist es notwendig, den Ort eines Partikels des Kontinuums zu spezifizieren, was durch die An-
gabe seines Ortsvektors in einem geeigneten Koordinatensysigiitmist. Der Koordinatenursprung,

O, wird dabei im Massenzentrum des betrachteten Kontinuumalgevrir die verschiedenen Probleme

in Kapitel 2 existieren jeweils ausgezeichnete Referenamdst zur Zeit = 0 (hydrostatisches Gleich-
gewicht des nicht-rotierenden Kontinuums in 2.2 und 2.3, und des rotierenden Kontinuums in 2.4). Somit
kann die Position eines Partikels im Referenzzustand durch den Ortsvektor

X = Xje; + Xoey + X3e3 (A1)

angegeben werden. Hier sidd, i = 1, 2, 3, die Komponenten voiX unde;, i = 1,2, 3, die orthonor-
malen Basisvektoren des Koordinatensystems.

Zur Zeitt > 0 ist das Partikel aus dem Referenzzustand ausgelenkt und wird dann durch den Orts-
vektor

r=r1€] + rees + rses (A.2)

beschrieben, wobei;, i = 1,2, 3, die Komponenten vom bezeichnen. Die Auslenkung voX in r ist
gegeben durch
r(X,t) =X +u(X,1). (A.3)

In der hier verwendeten Lagrange-Formulierung wird der Verschiebungsvektor als Funktion der Position
im Referenzzustand angegebénlich ist eine beliebige tensorielle Feldde, f, in der Lagrange-
Formulierung als Funktion der Referenzpositidh, gegeben:

f=rX.1). (A.4)

In der Euler-Formulierung ist die PositioX, im Referenzzustand eine Funktion der aktuellen Po-
sition, r, und der Verschiebund/ (r, t):

X(r,t)=r—-U(r,t). (A.5)
Dieses Konzepflt sich auch auf eine beliebige tensoriell®@e,F', Ubertragen:
F = F(r,t). (A.6)

Analog zur Verschiebung kann fur die tensoriellen Gif3e, f, ein Inkrement definiert werden ( z. B.
Klemann, 2003). Isf”(X) := f(X,t = 0), dann gilt in der Lagrange-Formulierung

(X, 1) = £OX) + £ (X, 1) (A7)
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und £ bezeichnet das materielle Inkrement, welchegitiderung der GiRe beiaglich eines Partikels
beschreibt. Desweiteren wird das lokale Inkremgit), in der Lagrange-Formulierung definiert, wel-
ches dieAnderung vonf beziglich der PositionX beschreibt. Auch in der Euler-Formulierung kann
ein lokales InkrementF'®, angegeben werden, welches diederung vonF' bediglich der Position

r beschreibt. Di\quivalenz der lokalen Inkremente in den beiden Formulierungen bei infinitesimalen
Strungen wird in Klemann (siehe Abs. 2.1.4 2003) gezeigt.aBs$ sich der folgende Zusammenhang
zwischen dem materiellen und dem lokalen Inkrement einer tensorielt@deGinden:

FOUXt) = fFAUX,t) + VFOUX) - u(X,t), (A.8)

wobei der zweite Summand das advektive Inkrement bezeichnet. Auch dieser Zusammenhang gilt nur
fur infinitesimale Sirungen. Eine Ableitung findet sich in Wolf (1997).

A.2 Definition der Kugelfl achenfunktionen

Die in dieser Arbeit verwendeten Kugé@ihenfunktionen (skalare, vektorielle und tensorielle) sind in
gleicher Weise definiert wie bei Varshalovich et al. (1989, Kap. 5). Die skalaren Kagwfhfunktionen,
Yjm, sind gegeben durch

Yim(Q) := Pjm(cosd)e™, (A.9)
wobeii = /-1, Q = (¥, ¢) und P;,,, die assoziierten Legendre-Polynome sind:
Pjy,(cosv) = (—1) \/ G 1m) (sin?) cos )™ 79)mP](cos ), (A.10)
1 d/(cos®d — 1)
Pj(cos¥) = @ (cos”9 — 1) . (A.11)

2751 d(cosv)I
Fur die Grade,j, und die Ordnungeny, der assoziierten Legendre-Polynome und skalaren Kugel-
flachenfunktionen gilt:

j = 1,2,3,...,00, (A.12)
m = —j,...,0,...,]. (A.13)
Die Normierung der skalaren Kugelihenfunktioneny’,, (), ist ebenso Varshalovich et al. (1989,

Kap. 5) entnommen:
/ Yim ()Y, () d2 = 650 6mm - (A.14)
Qo

Hier bezeichnet das komplex Konjungierte der Giee undj;; ist das Kronecker-Delta-Symbol. Die
vektoriellen Kugelfachenfunktionensg.g)b(Q), A = —1,0, 1 sind mit Hilfe der Basisvektoren der sjuti-
schen Koordinatene(, ey, e,), wie folgt definiert:

SCVQ) = eYm(@) (A.15)
SP@) = VeYim(Q), (A.16)
SIHQ) = LaYm(Q), (A17)

(A.18)
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wobei Vg den winkelabhngigen Teil des Gradientenoperators:
0 1 0
— Al
Va:=ey oY e sin?d Oy (A19)

undL , den winkelabhngigen Operator:
Lo:=e, x Vg (A.20)

bezeichnet.
Fur die vektoriellen KugelﬂchenfunktlonenS(A)( ) und S§.,A2,(Q), mit unterschiedlichen Grad,
j # j', unterschiedlicher Ordnung; # m/, und unterschiedlichen Indizes,# ), folgt ihre Orthogo-
nalitat:
/ SV - 18V, (@) d =0, (A21)

wobei hier- das Vektorskalarprodukt bezeichnet. Desweiteren gelten folgende Orthogtseétigen-
schaften:

/5(1)(9).[55.,”2(9)]*@ = 0/ Omm,

im

Qo

/ S [SUL (1A = 5 + 1856, (A.22)
Qo

[ 0@ 80, @0 a0 = 3G+ D55

Qo

Daneben soll noch das Integidder eine vektorielle Kugelichenfunktion betrachtet werden. Mit den bei
Varshalovich et al. (1989, Abs. 1.1) definierten zyklischen kovarianten Basisvekigrem, = +1,0

(A.66)—(A.68), ergibt sich
47 .
/ SO(Q) d = ,/?5]-1 (8x—1 + 20x1) . (A.23)

Qo
Die in dieser Arbeit verwendeten tensoriellen Kugaifienfunktionen sind wie bei Regge & Wheeler
(1957) definiert und aus Martinec (2000, Anh.iB)ernommen:

Z () = [ereYim(Q)s, (A.24)
Z0Q) = e, VQYJM(Q)]S7 (A.25)
Z0©Q) = [eLaYin(Q),, (A.26)
Z5(Q) = [LaVaYim(Q) + eLaYim(Q)s, (A.27)
ZOQ) = [I-ere,]Ym(9), (A.28)
ZO(Q) = [VaVaYim(Q) +2e,V0Yjm(2) — Lol aYjm(Q)],. (A.29)

Hieristmit[ |s gekennzeichnet, da® der Ausdruck auf den symmetrischen Teil des Tensors zweiter Stufe
beschankt wird, wobei fir einen beliebigen Tensor zweiter Stuft, die Definition[A], := (A + A")

gilt.
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Eine alternative Definition der tensoriellen Kugatfhenfunktionen ergibt sich durch die symmetri-
schen dyadischen Basisvektoren derasfgthen Koordinaten, die durch

€ij = [eiej]s far i,j S {7”,19, QD} (A30)

gegeben sind. Mit Hilfe der symmetrischen dyadischen Basisvektoren und den Ope¥atouew L ¢,
folgen die alternativen Definitionen der tensoriellen Kugelflenfunktionen:

Z)(Q) = Yim(Qen, (A.31)
Zﬁ)@(ﬁ) = Djm(Q)ery + Fjn(Q)ery, (A.32)
Zgi)m(g) = _F}'m(ﬂ)erﬁ"i‘Djm(Q)enp, (A.33)
ZW(Q) = Gim(Qeny — Him(Q)(egs — epy), (A.34)
ngr)L(Q) = _Y}m(ﬂ)(eﬂﬁ“‘eapap)a (A.35)
ZO(Q) = Gim(Q)(ess — epy) + 4AH;m(Q)ey,. (A.36)

Die hier verwendeten Ahkzungen bedeuten

OYjm (2
Djm(Q) = Jw(), (A.37)
‘ 1 9Ym(Q)
Fim(Q) = Snd dp (A.38)
0? 0 1 9?
I A )
Hin(Q) = 5 <Sin i ) (A.40)

A.3 Integrale der finiten Elemente

In Abschnitt 2.2.6 werden zur Approximation der Variation der Energiefunktioa&lemit finiten Ele-
menten die Integrale der verwendeten finiten Elementésiehe (2.71)) beitigt. Fir weiter Informa-
tionen zur Ableitung der Integralgber die finiten Elemente sei auf Martinec (2000, Kap. 6, Anh. C)

verwiesen. Die Integralé,iz), A=1,...,7,sind mithg = rp41 — r Wie folgt definiert:
U dun(r) d(r) 1
1 A k(T
I/i,lz = / 0 - r2dr = 3 (T%Jrl + g1y + 7",%) , (A.41)
Tk
U () dve (1)
(1) ,_ k(T) QYp41(T) o, (1)
Ik7k+1 = / I I redr = —Ik7k,
Tk
Tk+1 dw ( )dq/) ( )
(1) ._ k+1(1) A¥p1(T) o (1)
Ik+1,k+1 = / dr dr redr = Ik,k?
Tk
) 1
T
L) = () 2 g - L2 o 302), (A.42)

dr 12

Tk
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Tk+1
2 diy, 2
T B
die(r)
2 k(7 2
I1£+)1,k = / Yry1(r) o ridr = IIE:+)1 k+10
Tk
a i (1) 1
,
Ili)l,kﬂ = / wkﬂ(r)kd%r?dr =1 (37“,%“ + 2rp g + 7‘,%) ,
Tk
Tk+1 d ( ) 1
,
f;f;ﬂ = / wk(r)L;r rdr = —g Tk + 2r%) (A.43)
k
Y b ()
3 k 3
B [ ™, o
Tk
die(r)
3 k(7 3
I1£+)1,k = / Yr41(7) dr rdr = _IIE;+)1,k+1a
i SSGR
Ilgi)l,kJrl = / Vi1 k+1 =~ Zyrdr = 6(21“k+1—|—7“k)
Tk+1 h
Ly = / i (r) i (r)ridr = 3*8 (rhy1 + 3rkq1re + 617) (A.44)
Tk
Tk+1
1(4) o w( Qd_@ 32 4 32
kil = k(1)1 (r)rodr = 0 ( Thy1 T 4Tk g1 + rk,),
Tk
Tk+1
1(4) N ’l/) Zd _ % 2 2
ktlk+l k1 (7)1 (r)rodr = 20 (6r%y1 + 3res1mi +77) S
Tk
Tk+1 h
1) = [ s =15 (e + 3, (A.45)
Tk
Tk+1 h
IISIEH = / wk(r)l/’kﬂ(r)?”d?“:T;(T’k+1+’f’k),
Tk
Tk+1 h
I,ii’l,kﬂ 1= / Vg1 (r)Ypg1 (r)rdr = 17]26(3707““ + 1),
Tk
Tk+1 h
Ly = / Vi(r)Yp(r)dr = g’“ (A.46)
Tk
Tk+1 L
6 k
1157]2+1 = / wk(r)¢k+1(r)dr = Fa

Tk
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Tk+1
6 Py
Iig+)1,k+1 = / Vi1 (1)1 (r)dr = 3
Tk
s 1|} 1
(M ._ _ Tk, Thk+1l
Iie = / ;%(7’)%(7’)0”— T [ I In " —27’k+1+§(7"k+1+7’k) , (A.47)
Tk
rh 1 1 1
(7) __ B Tk+1Tk ; Tk+1
UNTEIES / ;?l)k(r)?l}kﬂ(?“)d?“ = [_hk hlﬁ + B (k1 + Tk)] )
Tk
s 1 [r2 1
7 r TEk+1
I v = / Ok () (r)dr = o [h’]z In =2 = 2 5 (g + rk)] .

Tk
Zusatzlich zu den obigen Integralen werddir flie Ableitung der Approximation voa¢&,, folgende
Integrale beitigt:

Th41
d 1
KV = / ¢£(T)r2dr = —5 (R + ragrre +75) (A.48)
T
Tk
M g ()
€O k+1\") o, (1)
Kk+1 = / T'I" d?“——Kk 5
Tk
Th41 b
K? = / Ui(r)rdr = Fk (Fet1 + 27%) (A.49)
Tk
Tk+1 h
K,gi)l = / Va1 (r)rdr = Ek (2rg41 +71)
Tk
Th41 b
K = / i(r)ridr = 22 (i + 2rare + 3rf) (A.50)
Tk
Tk+1 h
K,ii)l = / Vg1 (r)ridr = 1—; (3171 + 2rppari +17) -

Tk
A.4  Dyadische Komponenten der Tensorewm, b und c

Im folgenden sind die dyadische Komponenten der Tenseyérund c aus Abschnitt 2.2.7 aufgelistet.
Fur a(2) folgt aus (2.88)

TT(Q) (_U]km + U]kr—rtl)y} (Q)
Q (=Y Vi D)+ (=W W) Fjn ()
(=Y + Vit D Ejm () = (=W, 4 W) Dy ()

(€2)

() => , (A.51)
agy () e 0

()

(€2)

S

Q
Q

S
>
€
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wobei die Definitionen (A.37) und (A.38) verwendet werden. Denzanalog definierte Tensdrsetzt
sich mit den Definitionen (A.37)—(A.40) aus folgenden Komponenten zusammen:

a(e) 0

bro () (=V, + Uk ) Djm(Q) + W, Fim (%)

bro(Q) | (=V + US ) Fim(Q) = WE D (Q) A
boo() |~ 2 | W)+ (U, — J/2VE) Vi) + 1/2VE o) | A5
by () W5 Gim(Q) + 2V Hjm ()

) WhHim(S) + (U, = J/2VE, ) Yim () = 1/2V}s, G (9)

Die dyadischen Komponenten des Tensosind aus den Komponenten des Tendoabzuleiten, indem
anstelle der Koeffiziente(U¥,, VE,, W ) die Koeffizienten( U+, Vi W) verwendet werden.

Jmo ¥ jmo jm 0 Vgm

A.5 Reprasentation des Tagheitstensors durch Kugelfichenfunktionen

In Abschnitt 2.4.10 wird die sgirische Approximation in deRT eingefihrt, um die inkrementiellen
Tragheitstensore® ™= und C™™ durch Kugelfaichenfunktionen zu regsentieren. Mit den Ampli-
tuden der spektralen Regsentation der jeweiligen &thenmassendichte lassen sich die Integranten in
(2.217) und (2.218) umformen zu

XXX -XX] = —a®) o) Z0) (), (A.53)
2(X - uw(X, )] - XouX.t)~uX,H)©X = -2y [Ujm(r, 1)20)(Q)

+ Vi ) Z2(9) + Wym(r, t)zg.i’g(m] .
(A.54)

Hier werden aufRerdem (2.226X = re, undI = e, ® e, + ey ® ey + e, ® e, verwendet. Mit
Z%(Q), A = 2,3, 5, sind die tensoriellen Kuge#ithenfunktionen bezeichnet, die durch (A.32), (A.33)
und (A.35) in Abschnitt A.2 gegeben sind, wobei zur Vereinfachung der weiteren Ableitung die dyadi-
schen Basisvektoren aus (A.30) genutzt werden. Desweiteren werden die Infibgrradée oben genann-

ten tensoriellen KugeHichenfunktionen behigt, fur die sich folgende analytische Augidke ableiten

1 2

5 <5m,—2 — \/;Sm,o + 5m,2> el
1 2

) <5m,2 + \/;5m,0 + 5m,2> €2

2 )
+ \/;5771,0633 — 1 (Om,—2 — Om2) €12 + (Om,—1 — 6m,1) €13

lassen:

2) _ 27 o
/ 200 = 6\ 15d
Qo

— 1 (6m,—1+ Om1) 623] ; (A.55)
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/ Z9@ae = o, (A.56)
4 1
/Zﬁ{(ﬁ)dﬂ = ——/mdjo(en +622+€33)+3/ Z%(Q)dﬁ (A.57)

Hier werden mite;;,i,j € {1,2,3}, die symmetrischen dyadischen Basisvektoren in kartesischen Ko-
ordinaten bezeichnet. Mit den obigen Auscken lassen sich die inkrementiellenagheitstensoren
(2.217) und (2.218) durch

A 8
C(l)m(t) — g\/’TT(ell —+ €99 —+ 633) P(O) (T)UOO(T‘7 t)’l“3d7"
r=0

2
27 1 2 1 2
— 4y R m:Z—2 [2 <5m,2 - \/;5771,0 + 5m,2> en—; <5m,2 + \/;5m,0 + (5m,2> €2

2 . .
+ \/;5771,0633 — 1 (0m,—2 — Om2) €12+ (Om,—1 — Om1) €13 — @ (O, —1 + Om 1) 623]

/ P (r) [Uam (r, t) + 3Va (r, t)] 1 dr, (A.58)
T‘—O

CO=(t) = —f 611+€22+333)a 00(t)

2 2 1 2
- \/ Z [ ( \/;Sm,o + 5m,2> en—; <5m,—2 + \/;5771,0 + 5m,2> €2

+ \/;5771 0€33 — i (Om,—2 — Om.2) €12 + (Om,—1 — Om.1) €13 — & (Om,—1 + Om.1) 623]

atoom(t) (A.59)

darstellen. Er die inkrementiellen Tagheitstensore®@* und C?* lassen sich analog zu (A.59) Aus-
driicke finden, indem anstelle de@€henmassendichis,,, entsprechend, oders?, verwendet wird
und fir o7, der Erdradius: durchas; ersetzt wird. Hiermit lassen sich dann die Komponenten im Ab-
schnitt 2.4.10 ableiten.

A.6 Reprasentation des relativen Drehimpulses durch Kugelfichenfunktionen

Der relative Drehimpulgh, istin (2.219) in der spdrischen Approximation gegeben. Mit der spektralen
Repisentation des Verschiebungsvektors in (2.226) und dem Vektorprodukt des Basisuehiitden
vektoriellen Kugelfachenfunktionen (siehe Anhang A.2):

e xS V@) = o, (A.60)
e x SOIQ) = SO, (A.61)

gm

e x SU(Q) = -8\ (), (A.62)
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folgt fur das Vektorprodukt in (2.219)

du(X,t) AVim(r,t) o(0) dWim(r;t) (1)
X x o0 = ry {dtsjm(ﬂ) — S ()| (A.63)

jm
Fur die Repéasentation vorkh werden au3erdem folgende Integréteer die vektoriellen Kugelichen-
funktionen beiitigt:

/ sWan = o, (A.64)
Qo

(1) 47 .
/ S = 2/ din, (A.65)
Qo

wobeii,,,m € {—1,0,+1}, zyklisch kovariante Basisvektoren bezeichnen (Varshalovich et al., 1989,
Abs. 1.1), die mit Hilfe der kartesischen Basisvektoren durch

i = —;5<e1+m>, (A.66)
iy = %(el—z’ezm (A.67)
i() = e€3 (A68)

definiert sind. HiermitaRt sich die spektrale Regmentation des relativen Drehimpulses:

1 a
s ) AW (1, t)
- _ (0) V73
h(t) 2 3 g 1 im / P (r) o rodr (A.69)
m=- r=0

angeben, aus dem die Auéidke (2.235) und (2.236) in Abschnitt 2.4.10 abgeleitet sind.



B. Erganzungen zu Kapitel 3

B.1 Polynome der elastischen Parameter von PREM

In Abschnitt 3.1.1 wird darauf hingewiesen, daR die Volumenmassendjg¢hte,ind der Schermodul,
1, durch die Polynome des PRENIrfdie jeweilige Radialentfernung, bestimmt werden. i die an-
gefuhrten GbRRen sind die bditigten Polynome als Funktion der normierten Radialentfernuagr/a
in Tabelle B.1 zusammengefal3t (Dziewonski & Anderson, 1981, Tab. 1).

Tabelle B.1: Polynome der Parameter von PREM als Funktionen der normierten Radialentfeynunga. Bei
einem vollséindig fiissigen Kern im Bereich < 3480 km wird dortp® = 10982 kg m~ und . = 0 Pa gevihlt.

Radialentfernung (km) Volumenmassendichite(y) (kg m~?), Schermodul(y) (Pa)
0-1221.5 p(y) = 13088.5 — 8838.1 32
u(y) = 1.45-107
1221.5 -3480.0 P (y) = 12581.5 — 1263.8 y — 3642.6 4> — 5528.1 33
u(y) = 1.45-107
3480.0 — 3630.0 @ (y) = 7956.5 — 6476.1y + 5528.3 > — 3080.7 >
1(y) = p© (y) (6925.4 + 1467.2y — 2083.4y + 978. 3y3)2

3630.0 — 5600.0 © (y) = 7956.5 — 6476.1 y + 5528.3 y* — 3080.7 y*
1(y) = p© (y) (11167.1 — 13781.8y + 17457.5y* — 9277.7;/3)2

5600.0 — 5701.0 p©(y) = 7956.5 — 6476.1y + 5528.3y> — 3080.7 ¢/

hS)

p(y) = p™ (y) (22345.9 — 17247.3y — 2083.4 4 + 978.3 ")
5701.0 —5771.0 p

w(y) = p© (y) (9983.9 — 4932.4y)*
5771.0 —5971.0 p© y) 11249.4 — 8029.0 y

w(y) = p©(y) (22351.2 — 18585.6 )
5971.0 —6151.0 p© y) 7108 9 —3804.5y

w(y) = p© (y) (8949.6 — 4459.7y)*
6151.0 — 6346.6 PO (y) = 2691 0+ 692.4y

w(y) = p© (y) (2151.9 + 2348.1y)°
6346.6 — 6356.0 p© (y) = 2900.0

p(y) = p (y)(3900.0)?

(
)=
(v)
)=
(
)
(
©(y) = 5319.7 — 1483.6 y
)=
(
(
(
(
(

6356.0 —6371.0 PO y) = 2600.0
() = P (y)(3200.0)°
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B.2 Erganzende Angaben zu EismodelCE-3G-M

In Abschnitt 3.2 werden die verwendeten Eismodelle vorgestellt. In der folgenden Tabelle sind zu Eis-
modell ICE-3G-M erganzende Angaben gemacht.

Tabelle B.2: Zeitschritte der Mchtigkeitsverteilungen von Eismod&lIE-3G-M in ka BP und zugebrige Ska-
lierungsfaktoren. Diese sind nur bis zum LGM angegebeniiddié Abschmelzgeschichte die Verteilungen vor-
gegeben sind (Abschnitt 3.2.1). Diedldhtigkeitsverteilungen zwischen den angegeben Zeitschritten werden linear
interpoliert.

Zeitschritt Zeit (ka BP) Skalierungsfaktor
1 120.00 0.0000
2 108.00 0.4095
3 100.00 0.2857
4 90.00 0.4095
5 84.00 0.4095
6 80.00 0.2857
7 64.00 0.7905
8 53.00 0.6476
9 38.00 0.7905

10 28.00 0.7905
11 21.40 1.0000
12 20.40 1.0000
13 19.10

14 17.95

15 16.80

16 15.65

17 14.05

18 13.00

19 11.35

20 10.20

21 8.90

22 7.80

23 6.80

24 5.75

25 4.50

26 3.20

27 1.95

28 0.95

29 Gegenwart



C. Erganzungen zu Kapitel 4

C.1 Berechnung vonC®= und C{y"™

Im Abschnitt 4.3 wird die Berechnung der inkrementielleAdheitstensoren der alternativen Beschrei-
bung aus Abschnitt 2.4.6 dargestellt. Dort wird darauf hingewiesen,idafi¢ Berechnung vo'Vi
aus (2.230) und]ég’i“ aus (2.232) die Integratidiberr auszuiihren bleibt. Zuerstdnnen die Ausdrcke
(2.230) und (2.232) als Summe von Integralen wie folgt dargestellt werden:

oy = 4 %T { / O (YU, (1, £)r3dr + 3 / p(o)(r)VQ*l(r,t)r3dr], 1)
r=0 r=0
O™ (t) = i\/§ |:\/5/ p<°>(T)U00(r,t)r3dr—/ PO (r\Usg(r, t)rdr
r=0 r=0
- 3 / P (r) Vao(r, t)r dr]- (€2
r=0
Hier haben die Integrale die Gestalt
| 8t i, €3
r=0

wobei Uj,, fur die entsprechende Amplitude der spektralen Regmtation des Verschiebungsvektors
steht. Mitdem in (2.71) definierten finiten Elementund der Approximation der Volumenmassendichte
mit stiickweise konstanten Funktiongpin (2.75) folgt

a ]C+1 a
/ PO (P U (r, t)rPdr = Z Ok Z / 390 (r)dr, (C.4)
r=0 r=0
P E+1
= D o) US KD, (C.5)
k=1 a=k
wobeiUs,, die SFER des Verschiebungsvektors ist. Die Integrialeer die finiten Elemente sind durch
K]EJ4) = / ¢k 3d7" = (Tk-f—l + 27‘k+17"]€ + 3Tk+17‘k + 4Tk‘) (C6)
K,gi?l = / Y1 ()T 3dr = (4rk+1 + 3rk+1rk + 2rk+1rk + ’I“k> (C.7)

gegeben und es gilt; := r;.1 — r%. Es ist nun ndglich, mit den hier angegebenen AusckenC ™»
undCWings zu berechnen.
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C.2 Integration der Liouville-Gleichung

In Abschnitt 4.3 wird die Berechnung desung der linearisierten Liouville-Gleichung dargestellt,
jedoch wird nur die lMherunggisung fir die Integration bdrglich der Zeit angegeben, die im folgenden
ausgeiihrt werden soll.

Die grundlegende Annahmarfdie Losung der linearisierten Liouville-Gleichung (4.12) ist die glei-
tende Mittelung vonn,

o
1
) =g [ mltw) de, (c8)
tm=t— L2

2
wobei im Zeitintervall[t — T°/2,¢ + T° /2], mit T = 27 /\°, die Anregungsfunktion (2.157) einen
linearen Trend aufweist, so dal3 folgend&hdrung gilt:

X(tm) = atm + 8 for  tme[t— LTt + 7). (C.9)

Mit der Aquivalenz des gleitenden Mittel§, mit dem linearen Trend,

o
W=rc [ i =at+5=x0) (C10)
tm=t— T
m 2

ist die Mittelung des letzten Terms in (4.12) gegeben. Es bleibt die Mittelung des ersten Terms in (4.12)
zu bestimmen:

L
1 2 tm ~
e / et / x(®)e P didty, =
tm:tfg 0
e
_ . (67 (0% . i/\Ctm
= Toxe / [x(t) + 35— (55 +18) Xt
tm=t7§
1 ; . L oTC LTS
= = [z’)?(t) + % + e (% i) Nt <e”\c 7 >]
1 L o

Im letzten Schritt der Ableitung ist bigcksichtigt, daR\“T° = 2r ist, und damit folgt
cTC L cTC
NT T 2, (C.12)

Mit obigen Ableitungen ergibt sichif das gleitende Mittel der dsung der linearisierten Liouville-
Gleichung (4.12) der Ausdruck

w) = o [ a0 (14 25) & (w0 + )]
_ ks [;z(t)—ia<1+/\c>], (C.13)

ks — ki, w®
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wobei fur die Anregungsfunktiony, die Annahme (C.9) gilt. Sind mit (2.157)if jede Zeit,t?, die
Werte x (') berechnet, lassen sich darausind y bestimmen und mit (4.14) die g&herte losung der

Liouville-Gleichung angeben.



D. Erganzungen zu Kapitel 6

D.1 Angaben zu den Pegelstationen

Im Abschnitt 6.2 werden die Kriterien zur Auswahl der Pegelstationen aus der Datenbasis des PSMSL
angegeben. Desweiteren wird in Abbildung 6.1 die globale Verteilung der aébljew Pegelstationen
gezeigt. In Tabelle D.1 sind diese Pegelstationen mit ihrer jeweiligen PSMSL-ID, den geographischen
Koordinaten, der Regionszugiigkeit und der lange der Zeitreihe zusammengestellt. Die Regionen
sind in Abschnitt 6.4 eingé&hrt und werden nuiiir die Pegelstationen angegeben, diedie Berechnung

des globalen Meeresspiegelanstiegsibksichtigt werden (Tabelle 6.3).

Tabelle D.1: Untersuchte Pegelstationen, zidgigle PSMSL-ID, geographischen Koordinaten, Regionsziiggh
keit und Intervall der Zeitreihe.

PSMSL-ID Stationsname A(°N) ¢ (°E) Region Zeitintervall
010001 Reykjavik 64.150 338.067 1956-2001
025001 Barentsburg 78.667 14.250 1948-2002
030018 Murmansk 68.967 33.050 1952-2002
030310 Amderma 69.750 61.700 1950-2000
030447 Tiksi 71.583 128.917 1949-2000
030480 Sannikova 74.667 138.900 1950-2000
030535 Ambarchik 69.617 162.300 1950-2000
030560 Aion 69.933 167.983 1954-2000
030620 Vrangelia 70.983 178.483 1950-2000
030630 Vankarem 67.833 184.167 1950-2000
040031 Tromsg 69.650 18.967R1 1952-2001
040081 Narvik 68.433 17.417R1 1948-2001
040091 Kabelaig 68.217 14.483 R1 1948-2001
040151 Heimsjo 63.433 9.117R1 1935-2001
040191 Alesund 62.467 6.150 R1 1951-2001
040211 Maloy 61.933 5.117R1 1945-2001
040221 Bergen 60.400 5.300R1 1928-2001
040261 Stavanger 58.967 5.73R1 1928-2001
040301 Tregde 58.000 7.567R1 1935-2001
040321 Oslo 59.900 10.750R1 1928-2001
050011 Srigen 58.367 11.217 R1 1911-2001
050031 ®teborg 57.717 11.950 R1 1887-1968
050041 Varberg 57.100 12.217R1 1887-1981
050051 Klagshamn 55.517 12.90(R1 1929-2001
050071 Ystad 55.417 13.817R1 1887-1981
050081 Kungholmsfort 56.100 15.583R1 1887-2001
050091 Olands n. Udde 57.367 17.100R1 1887-2001
050121 Landsort 58.750 17.867R1 1887-2001
050131 Nedre &lertalje 59.200 17.617R1 1869-1970
050141 Stockholm 59.317 18.083R1 1889-2001
050161 Bjorn 60.633 17.967 R1 1892-1976
050171 Nedre @vle 60.667 17.167 R1 1896-1986
050181 Draghallan 62.333 17.467R1 1898-1967
050191 Ratan 64.000 20.917R1 1892-2001
050201 Furuogrund 64.917 21.23R1 1916-2001
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PSMSL-ID Stationsname A(°N) ¢ (°E) Region Zeitintervall
060011 Oulu 65.033 25.417R1 1889-2001
060021 Raahe 64.667 24.41R1 1921-2001
060041 Pietarsaari 63.700 22.70R1 1914-2001
060051 Vaasa 63.100 21.567R1 1883-2001
060071 Kaskinen 62.333 21.217R1 1926-2001
060101 Mantyluoto 61.600 21.467R1 1910-2001
060241 Turku 60.433 22.100R1 1922-2001
060281 Degerby 60.033 20.383R1 1923-2001
060331 Hanko 59.817 22.983R1 1887-1997
060351 Helsinki 60.150 24.967R1 1879-2001
060361 Hamina 60.567 27.183R1 1928-2001
110092 Swinoujscie 53.917 14.233R1 1811-1999
120012 Warnemunde 2 54,183 12.08R1 1855-2002
120022 Wismar 2 53.900 11.467R1 1848-2002
125001 Travemunde 53.967 10.88R1 1856-2002
130001 Gedser 54.567 11.93R1 1898-1997
130021 Kobenhavn 55.683 12.60R1 1889-1997
130031 Hornbaek 56.100 12.467R1 1898-1997
130041 Korsor 55.333 11.133R1 1897-1997
130051 Slipshavn 55.283 10.833R1 1896-1996
130071 Fredericia 55.567 9.767R1 1889-1997
130081 Arhus 56.150 10.217 R1 1888-1997
130091 Frederikshavn 57.433 10.56R1 1894-1997
130101 Hirtshals 57.600 9.967R1 1892-1997
130121 Esbjerg 55.467 8.433R1 1889-1997
140012 Cuxhaven 2 53.867 8.717R3 1843-2002
150001 Delfzijl 53.333 6.933 R3 1865-2002
150011 West Terschelling 53.367 5.21R3 1921-2002
150021 Harlingen 53.167 5.417R3 1865-2002
150031 Den Helder 52.967 4,750R3 1865-2002
150041 IJmuiden 52.467 4,583R3 1920-2002
150051 Hoek van Holland 51.983 4.11MR3 1864-2002
150061 Maassluis 51.917 4.250R3 1848-2002
150071 Hellevoetsluis 51.817 4.,133R3 1861-1968
150091 Zierikzee 51.633 3.917R3 1872-1986
150101 Vlissingen 51.450 3.600R3 1890-2002
160021 Oostende 51.233 2.91R3 1945-2000
170012 Aberdeen Il 57.150 357.917R3 1862-1965
170053 North Shields 55.000 358.56R3 1895-2002
170161 Newlyn 50.100 354.450R3 1915-2002
175071 Dublin 53.350 353.783R3 1938-2001
190091 Brest 48.383 355.500R3 1807-2000
200011 Santander | 43.467 356.200R3 1944-2001
200030 La Coruna | 43.367 351.600R3 1943-2001
200041 Vigo 42.250 351.267R3 1943-2001
210021 Cascais 38.683 350.58R3 1882-1993
210031 Lagos 37.100 351.333R3 1908-1987
230051 Marseille 43.300 5.350R3 1885-2000
250011 Genova 44.400 8.900R3 1928-1997
270054 Venezia 45.433 12.333 1909-2000
270061 Trieste 45,650 13.750R3 1905-2001
280011 Bakar 45.300 14.533 1949-1999
295021 Bourgas 42.483 27.483 1929-1996
295051 Varna 43.183 27.917 1929-1996
298041 Sevastopol 44.617 33.533 1910-1994
300001 Tuapse 44,100 39.067 1917-2001
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PSMSL-ID Stationsname A(°N) ¢ (°E) Region Zeitintervall
305021 Poti 42.167 41.683 1922-2001
305031 Batumi 41.633 41.700 1925-1996
500081 Cochin 9.967 76.267R4 1939-1999
500101 Vishakhapatnam 17.683 83.28R4 1937-1995
545001 Ko Taphao Noi 7.833 98.433 1940-2002
600021 Ko Lak 11.800 99.817 1940-2002
600051 Ko Sichang 13.150 100.817 1940-2002
630021 Petropavlovsk 52.983 158.650 1957-2002
642061 Mera 34.917 139.833 1931-2000
642091 Aburatsubo 35.150 139.617 1930-1999
645011 Hosojima 32.433 131.667 1930-1999
647071 Wajima 37.400 136.900 1930-1999
660011 Manila 14.583 120.967 1947-1997
680140 Sydney -33.850 151.233R5 1914-2000
680181 Williamstown -37.867 144 917R5 1944-2000
680391 Port Pirie -33.167 138.017 1932-2000
680471 Fremantle -32.050 115.73R5 1915-2000
690002 Auckland 11 -36.850 174.767R5 1903-2000
690022 Lyttelton Il -44.400 171.267 R5 1924-1988
720011 Kwajalein 8.733 167.733R4 1946-2001
760031 Honolulu 21.317 202.133R4 1905-2001
760061 Hilo Hawaii Island 19.733 204.933 1946-2001
820011 Adak 51.867 183.367 1943-2001
821026 Yakutat 59.550 220.267 1940-2001
821031 Sitka 57.050 224.667 1938-2001
821044 Juneau 58.300 225.583 1944-2001
821051 Ketchikan 55.333 228.367 1919-2001
822001 Prince Rupert 54.317 229.667 1939-1999
822071 Vancouver 49.283 236.883 1940-1999
822101 Victoria 48.417 236.633 1909-1999
822116 Tofino 49.150 234.083 1940-1999
823001 Neah Bay 48.367 235.383 1934-2001
823006 Friday Harbor 48.550 237.000 1934-2001
823011 Seattle 47.600 237.667 1899-2001
823013 Astoria 46.217 236.233 1925-2001
823021 Crescent City 41.750 235.800 1933-2001
823031 San Francisco 37.800 237.53R2 1854-2001
823032 Alameda 37.767 237.700R2 1939-2001
823051 Los Angeles 33.717 241.73R2 1923-2001
823071 La Jolla 32.867 242.750R2 1924-2001
823081 San Diego 32.717 242.83R2 1906-2001
840011 Balboa 8.967 280.433R5 1908-1996
845012 La Libertad Il -2.200 279.083 1948-2001
850012 Antofagasta 2 -23.650 289.600 1945-1999
860081 Quequen -38.583 301.30(R5 1918-1982
860151 Buenos Aires -34.600 301.63R5 1905-1987
904011 Cristobal 9.350 280.083R3 1909-1980
940001 Port Isabel 26.067 262.783 1944-2001
940041 Pensacola 30.400 272.7883 1923-2001
940052 Cedar Key Il 29.133 276.967R3 1938-1997
940071 Key West 24.550 278.200R3 1913-2001
950011 St Georges 32.367 295.30R3 1944-1999
960011 Mayport 30.400 278.567R2 1928-2000
960021 Fernandina 30.683 278.53R2 1939-2001
960031 Fort Pulaski 32.033 279.100R2 1935-2001
960041 Charleston | 32.783 280.06R2 1921-2001
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PSMSL-ID Stationsname A(°N) ¢ (°E) Region Zeitintervall
960060 Wilmington 34.233 282.267R2 1935-2001
960071 Hampton Roads 36.950 283.66R2 1927-2001
960076 Washington DC 38.867 282.98R2 1931-2001
960078 Solomons Island 38.317 283.55@Q2 1937-2001
960080 Annapolis 38.983 283.517R2 1928-2000
960081 Baltimore 39.267 283.417R2 1902-2001
960087 Philadelphia 39.950 284.861R2 1900-2001
960091 Atlantic City 39.350 285.583R2 1911-2001
960101 Sandy Hook 40.467 285.98R2 1932-2001
960121 New York 40.700 285.983R2 1893-2001
960141 Willets Point 40.800 286.217R2 1931-2000
960161 Newport 41.500 288.667R2 1930-2001
960165 Woods Hole 41.533 289.33R2 1932-2001
960171 Boston 42.350 288.950R2 1921-2001
960181 Portland 43.667 289.750R2 1912-2001
960201 Eastport 44.900 293.017R2 1929-2001
970001 Saint John 45.267 293.93R2 1939-1999
970011 Halifax 44.667 296.417R2 1920-2002
970031 Charlottetown 46.267 296.88R2 1938-2002
970071 Quebec 46.833 288.83R2 1938-1994
970141 Churchill 58.767 265.817 1940-2000

D.2 LTA-Diagramme der ausgewahlten Pegelstationen

In Abschnitt 6.2 wird beschrieben, wiérfdie jeweilige Pegelstation das LTA-Diagramm mit Hilfe von
(6.3)—(6.6) erstellt wird. Im oberen Teil eines jeden LTA-Diagramms ist die Zeitreihe der Pegelmel3-
werte der entsprechenden Station gezeigt. Auf derselben Zeitachsdisidie Mittelpunkte der Be-
rechnungsintervalle,p, mittels der Farbskala die linearen Trenéls, fur die jeweilige lange des Be-
rechnungsintervalls\t, angegeben. Weitere Informationen zur Berechnung der linearen Trends und der
Interpretation der LTA-Diagramme werden in Abschnitten 6.3 gegelignweiter Informationen zu den
Pegelstationen und den zugeigen Zeitreihen wird auf Tabelle D.1 verwiesen.
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Abbildung D.4:LTA-Diagramme fir die Pegelstationen PSMSL-ID 040301-050051.
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Abbildung D.5:LTA-Diagramme fir die Pegelstationen PSMSL-ID 050071-050141.
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Abbildung D.8:LTA-Diagramme fir die Pegelstationen PSMSL-ID 060281-120012.
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Abbildung D.10:LTA-Diagramme fir die Pegelstationen PSMSL-ID 130051-130121.
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Abbildung D.12:LTA-Diagramme fir die Pegelstationen PSMSL-ID 150051-160021.

$' = 1.65 £ 0.05 mm/a

Meeresspiegelanstieg (mm/a)

$' = 1.70 £ 0.08 mm/a

Meeresspiegelanstieg (mm/a)

$=1.61+£0.19 mm/a

Meeresspiegelanstieg (mm/a)



D.2. LTA-Diagramme der ausgevahlten Pegelstationen 177

ABERDEEN Il (PSMSL-ID 170012) $L = 0.59 £0.09 mm/a NORTH SHIELDS (PSMSL-ID 170053) $' =1.90 £ 0.07 mm/a
Jahr (AD) Jahr (AD)
1870 1880 1890 1900 1910 1920 1930 1940 1950 1960 1900 1910 1920 1930 1940 1950 1960 1970 1980 1990 2000
| vl | | Levisal | | s Ll | | | | |
B € E
E 7200 E £ 70
g g 7000 4
% 7000 %
E E 6800 F
S 6800 E g
3 g
4 & 6609 4 F
ST ; ) E [ Fs 57 & I
o NI y ] 03 |
15 4 E 15 — o
o N o IR R A\ S
20 £ A0 L4 A b 20 4 ! Y
O T S Y TR TR 0 2 210 AN
" T IR ® R AR a1l il o
® TR s U IBIALND, % 35 N OGN AN i N AL T g
s 7 il £ g 4 2N i £
2 % SISV 5 E @ | L) E
2 ERZIaWN ; 7 P 2 45 ) E o o
s 45 s N AN
g [N { PAML 2 S 5 2
5 50 8 g 5 ~ IRV z
£ [ g 2 s A g
= 55 kot - 2 ko)
» ) / B F 0 © Py 60 ©
g 60 & 8 T 0o &
° /I IIN I 2 o 65 < 2
o % { { 2 2 7 ]
& 70 |4 5 . o
it | 5 8 3 5 b
8 8
75 b = 80 I 5 =2
80 ] 85
85 3 EY
90 -10 95
-10
95 100
100 105
1870 1880 1890 1900 1910 1920 1930 1940 1950 1960 1900 1910 1920 1930 1940 1950 1960 1970 1980 1990 2000
Mittelpunkt des Intervalls (AD) Mittelpunkt des Intervalls (AD)
NEWLYN (PSMSL-ID 170161) §-=1.69+0.10 mm/a DUBLIN (PSMSL-ID 175071) §L=0.12+0.19 mm/a
Jahr (AD) Jahr (AD)
1920 1930 1940 1950 1960 1970 1980 1990 2000 1940 1950 1960 1970 1980 1990 2000
ST A T YT PP PP | | A i
E 7400 g 7400
£ 7200 4 g 72004 l ﬂ
s H
& 7000 E & 7000 ‘A‘h.‘r"(ﬂw
£ £ 6000 | | :
% 6800 ] F 3
o 51 i ‘ P @ 6600 [ S
10 4 5 X WY F 15 10 4 L F
15 +—N\% 3 — )
2 AT iCAvaNsI S @ S \Z\z 15 : | F o
g
25 aVlie QS ﬂ}f‘J TAPN-SRS 10 2 ¥
% DG AL D) LN s X S~ T
g \ ’1 kVJ“ /) \\ ’ £ s 25 ) i) A DS 5 E
» T SR s S 2 =1 =
ER \ LS g ERY) < 2
5 N U | J 3 s A R g
2 N H S g 3 | Fo g
P 50 1, 1 23 » U ( 23
S i )i 1 T 0 & S 720 5
@ L 2 o 40 2
s % = 2 > 3 2
5 | g 5 g g
5 60 5 3 i — 7 & S8
65 / g 5 = ° =
70 50
75 o 55 -10
80 -10 4
60
85 [
1920 1930 1940 1950 1960 1970 1980 1990 2000 1940 1950 1960 1970 1980 1990 2000
Mittelpunkt des Intervalls (AD) Mittelpunkt des Intervalls (AD)
BREST (PSMSL-ID 190091) $L=1.00 £ 0.03 mm/a SANTANDER | (PSMSL-ID 200011) $L'=2.00+0.19 mm/a
Jahr (AD) Jahr (AD)
1820 1840 1860 1880 1900 1920 1940 1960 1980 2000 1945 1950 1955 1960 1965 1970 1975 1980 1985 1990 1995 2000
! ! ) ) L " L ) ) | | | | | | | |
3 E B
E 7400 € o0 ] 3
£ 7200 4 5
H - H
E 7000 E 7000 r
% 6800 I g, 6800 r
o 6609 4 | E_ o 5 1l I S
}g N 2 W F 15 ' = { % & s
58 3o v/ y ; ) i I 10 H i o 2 o —
§ ul S wrAmN X T \7% H " ey, s o B4
40 AR JAmENDN RPN 10 1 ; ‘
g 21 i L = // ‘7/// 10
I AN i 5 Q T —
. A8 ] I g _ 20 S5 > \“/‘ \J (( g
< 113 5 E S = 3 NN E
S N B ) S\
o o
H = g 5 s A ® 7 W7 z
£ 8 = T BN s
g 1% ] Fog ] ) $
s 1 (N g 8 35 5 | Fo g
s 1M a 3 \\ / u 3
= o b= 13
g 1 g g a0 { : ¢
= @ — ] @
i 7 5 & \ ° 2
143 ) 45 [ 5
}5 T 7 5]
i t “ N
17 ! -10
18 55
18
1820 1840 1860 1880 1900 1920 1940 1960 1980 2000 1945 1950 1955 1960 1965 1970 1975 1980 1985 1990 1995 2000
Mittelpunkt des Intervalls (AD) Mittelpunkt des Intervalls (AD)

Abbildung D.13:LTA-Diagramme fir die Pegelstationen PSMSL-ID 170012—-200011.
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Abbildung D.14:LTA-Diagramme fir die Pegelstationen PSMSL-ID 200030-250011.
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Abbildung D.15:LTA-Diagramme fir die Pegelstationen PSMSL-ID 270054-298041.
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Abbildung D.16:LTA-Diagramme fir die Pegelstationen PSMSL-ID 300001-545001.
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Abbildung D.17:LTA-Diagramme fir die Pegelstationen PSMSL-ID 600021-645011.
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Abbildung D.18:LTA-Diagramme fir die Pegelstationen PSMSL-ID 647071-680471.
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Abbildung D.19: LTA-Diagramme fir die Pegelstationen PSMSL-ID 690002-820011.
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Abbildung D.26:LTA-Diagramme fir die Pegelstationen PSMSL-ID 960078-960101.



D.2. LTA-Diagramme der ausgevahlten Pegelstationen 191

NEW YORK (PSMSL-ID 960121) $L=2.93+0.07 mm/a WILLETS POINT (PSMSL-ID 960141) $-=2.38+0.14 mm/a
Jahr (AD) Jahr (AD)
1900 1910 1920 1930 1940 1950 1960 1970 1980 1990 2000 1940 1950 1960 1970 1980 1990 2000
SO T TP NN | | | | | | ) AN | | |
z T 7400
E 7200 4 £
b = 7200 ]
g 7000 § F 2
& & 3 L
S 6500 £ S 7000
% 6600 4 E E:» 6800 r
a 5 11 E a 51 : . - _ |
10 H s ; ‘, b B 7 P )
15 ] S, i3 b s 10— St - s
20 : d " gt O ; e I o i
i ey N —TE 15 A 2
T NN AT IR e e TR e e Sty
25 m CIPIL AN j NG | B
z ol
e B o
% f ESARIAIE A g 5 \ /f f7 e N\,_\/ g
s . S BN\ b £z N (2T A £
2 45 y 2 3 f
3 5 e NN 2% s 8 S Iy Y A Fs 8
5 i 2 5 = 0 £
£ % i Y s = g J 8
g 00 5 ! S 8 40 )
S 65 £ S g i Eo €
) Fo o2 & 45 g 2
g 5 & £ iR e :
3 ] 5 o 4 b
s o/ 2 50 2
80 o 5 / H 5
85 5 55 %5 S
90 Xy
hos ’ 60
100 10 65 10
105
70
1900 1910 1920 1930 1940 1950 1960 1970 1980 1990 2000 1940 1950 1960 1970 1980 1990 2000
Mittelpunkt des Intervalls (AD) Mittelpunkt des Intervalls (AD)
NEWPORT (PSMSL-ID 960161) §' =2.56 +0.10 mm/a WOODS HOLE (PSMSL-ID 960165) $L = 2,56 £ 0.10 mm/a
Jahr (AD) Jahr (AD)
1940 1950 1960 1970 1980 1990 2000 1940 1950 1960 1970 1980 1990 2000
AT ) | | AT | L
£ £ 7200 ] E
T T
2 2 7000 F
K K]
E E ] L
£ £ 6800
3 8
o — o 6608 = I S
b 5 ¢ P 3
F 15 10 35 ; ns 15
'y } ;
15 g Sl WA 5
2 7D N
L~
20
10 _ 7, 4 / 30 / H\” 10 _
_ g s \’1 m/ (W IRFA N / g
© £ s W % £
o = Py 30 < ) E
T Ls 8 3 0% s 8
g g s 3 H
= k<t = l o / k<t
8 2 8 40 iy )
S F o0 g e ( v -0 8
=4 @ =4 45 @
ko o =m /H o
- 8 - 50 8
= / 117 =
5 55 J 5
60 0
65 10 65 10
70
70
1940 1950 1960 1970 1980 1990 2000 1940 1950 1960 1970 1980 1990 2000
Mittelpunkt des Intervalls (AD) Mittelpunkt des Intervalls (AD)
BOSTON (PSMSL-ID 960171) $L=2.61+0.07 mm/a PORTLAND (PSMSL-ID 960181) $' =1.84 £ 0.06 mm/a
Jahr (AD) Jahr (AD)
1930 1940 1950 1960 1970 1980 1990 2000 1920 1930 1940 1950 1960 1970 1980 1990 2000
I | | | | TP PP | | | | |
£ £
= 7200 4 o 72007
5] g
& &
S 7000 F S 7000 4 F
£ £
3 3
& 6800 F & 6800 1 L
a 51 | o 5 1 : r_
10 4 {70 § - NG Ao [ s 10 4 Sre : : o Byt A0 E s
i A
15 ﬁw‘“n )9 5 S A8 o 15 3— NG 9% s & e B
20 e & OER FDTH. 1 9 fﬁ 20 (’" 7 //; s
2 A0 TR i 10 2 I = °
MR RSE NN s 30 At Y g
s 30 ly | - E s 35 / /n [fp / I~ \ E
. VAN £ 2 Nl S F L€
H iINAIRINIAmvie R T R 3 g
4 K s % e A 1) 3
f (Y - o g
2 45 L 23 2 50 4 S
S 50 [/ L E o & S s T Fog
& N g & Nl 3
& 55 / o 8 5 60 4
B AR g Al :
60 ( = 65 ~ 5 =
79} w© 5 70
65
2 /
70 80 "\ L 0
75 -0 85
80 %
1930 1940 1950 1960 1970 1980 1990 2000 1920 1930 1940 1950 1960 1970 1980 1990 2000
Mittelpunkt des Intervalls (AD) Mittelpunkt des Intervalls (AD)

Abbildung D.27:LTA-Diagramme fir die Pegelstationen PSMSL-ID 960121-960181.
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Abbildung D.28: LTA-Diagramme fir die Pegelstationen PSMSL-ID 960201-970141.



E. Erganzungen zu Kapitel 7

In Kapitel 7 wird beschrieben, wie die linearen Trends des Meeresspiegelanstieder Pegelsta-
tionen hinsichtlich der berechneten Geschwindigkeit des Meeresspiegelanstiegsjuziert werden.

Den Sulendiagrammen in Abschnitt 7.1.1-7.1.5 liegen die nach Regionen geordneten Werte von Tabel-
le E.1-E.5 zugrunde.

Tabelle E.1: Pegelstationen der RegRRh mit Angabe des Stationsnamens, der zigigjen PSMSL-ID sowie

des beobachtetes, berechneten;®, und reduziertens®, Meeresspiegelanstiegsiidie Berechnung ist Einga-
bemodellVMI/SCAN verwendet. Werte in Klammern beziehen sich auf das einheitliche Zeitintervall 1931-2000.

PSMSL-ID Stationsname s (mmal) §° (mmal) $% (mmah)
040031 Tromsg —0.06 —2.36 2.30
040081 Narvik —2.97 -3.75 0.78
040091 Kabeléig —-1.01 —-2.79 1.78
040151 Heimsjo —-1.77 -3.70 1.93
040191 Alesund 1.32 —2.05 3.37
040211 Maloy 0.83 —-1.55 2.38
040221 Bergen —0.30 (-0.22) ~1.76 1.46 (1.54)
040261 Stavanger 0.17 (0.40) —1.50 1.67 (1.90)
040301 Tregde 0.07 —1.63 1.70
040321 Oslo —4.92 (-4.85) —4.42 —0.50 (-0.43)
050011 Smgen —2.10 (-1.81) -3.18 1.08 (1.37)
050031 @teborg -1.40 —2.65 1.25
050041 Varberg -0.85 —2.06 1.21
050051 Klagshamn 0.27 (0.22) —0.89 1.16 (1.11)
050071 Ystad 0.60 -0.91 1.51
050081 Kungholmsfort —0.06 (0.41) —1.44 1.38 (1.85)
050091 Olands n. Udde —1.13(-0.81) —2.57 1.44 (1.76)
050121 Landsort —2.91 (-2.51) —4.12 1.21 (1.61)
050131 Nedre &dertalje —-3.43 —-4.71 1.28

050141 Stockholm —3.91 (-3.51) —4.79 0.88 (1.28)
050161 Bjorn —6.10 —6.37 0.27
050171 Nedre @vle —6.03 —6.44 0.41

050181 Draghallan —7.99 —7.73 —0.26
050191 Ratan —7.80 (-7.59) -8.34 0.54 (0.75)
050201 Furuogrund —8.41 (—7.96) -8.37 —0.04 (0.41)
060011 Oulu —6.39 (-6.36) —7.54 1.15 (1.18)
060021 Raahe —6.83 (-6.49) ~7.78 0.95 (1.29)
060041 Pietarsaari —7.43(=7.02) ~7.85 0.42 (0.83)
060051 Vaasa —7.37 (-6.98) ~7.78 0.41 (0.80)
060071 Kaskinen —6.67 (-6.49) —7.26 0.59 (0.77)
060101 Mantyluoto —6.03 (-5.58) —6.47 0.44 (0.89)
060241 Turkur —3.74 (-3.46) —4.94 1.20 (1.48)
060281 Degerby —3.74 (-3.50) ~5.12 1.38 (1.62)
060331 Hanko —2.78 -3.91 1.13
060351 Helsinki —2.41 (-1.35) -3.50 1.09 (2.15)
060361 Hamina —1.03 (-0.86) -3.13 2.10 (2.27)
110092 Swinoujscie 0.81 —0.33 1.14
120012 Warnemunde 2 1.19 (1.35) —-0.26 1.45 (1.61)
120022 Wismar 2 1.39 (1.57) -0.15 1.54 (1.72)
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PSMSL-ID Stationsname s¥ (mmal) §° (mmal) $% (mmal)
125001 Travemunde 1.62 (1.54) —0.11 1.73 (1.65)
130001 Gedser 0.94 —0.36 1.30
130021 Kobenhavn 0.32 —0.96 1.28
130031 Hornbaek 0.01 -1.23 1.24
130041 Korsor 0.66 —0.58 1.24
130051 Slipshavn 0.81 —0.52 1.33
130071 Fredericia 0.95 —-0.49 1.44
130081 Arhus 0.49 —0.92 1.41
130091 Frederikshavn 0.15 —2.08 2.23
130101 Hirtshals —0.28 —2.09 1.81
130121 Esbjerg 1.07 -0.21 1.28

Tabelle E.2: Pegelstationen der RegiRR mit Angabe des Stationsnamens, der zidgigfen PSMSL-ID sowie
des beobachtetes?, berechneten;®, und reduziertens®, Meeresspiegelanstiegsidie Berechnung ist Einga-
bemodelVM1/NAWI verwendet. Werte in Klammern beziehen sich auf das einheitliche Zeitintervall 1931-2000.

PSMSL-ID Stationsname s“ (mmal) % (mmal) $% (mmal)
823031 San Francisco 141 (2.17) -0.05 1.46 (2.22)
823032 Alameda 0.83 -0.07 0.90

823051 Los Angeles 0.85 (0.86) -0.18 1.03 (1.04)
823071 La Jolla 2.17 (2.34) -0.20 2.37 (2.54)
823081 San Diego 2.11 (2.25) -0.19 2.30 (2.44)
960011 Mayport 2.47 —-0.02 2.49

960021 Fernandina 2.35 -0.01 2.36

960031 Fort Pulaski 3.07 0.13 2.94

960041 Charleston | 3.28 (3.18) 0.30 2.98 (2.88)
960060 Wilmington 2.17 0.71 1.46

960071 Hampton Roads 4.36 (4.24) 1.75 2.61 (2.49)
960076 Washington DC 3.02 (3.06) 2.57 0.45 (0.49)
960078 Solomons Island 3.45 0.00 3.45
960080 Annapolis 3.52 0.00 3.52

960081 Baltimore 3.10 (2.98) 2.72 0.38 (0.26)
960087 Philadelphia 2.73 (2.64) 2.85 —-0.12 (-0.21)
960091 Atlantic City 3.99 (3.90) 0.00 3.99 (3.90)
960101 Sandy Hook 3.90 0.00 3.90

960121 New York 293 (2.93) 2.72 0.21 (0.21)
960141 Willets Point 2.38 0.00 2.38

960161 Newport 2.56 (2.55) 2.46 0.10 (0.09)
960165 Woods Hole 2.56 2.52 0.04

960171 Boston 2.61 1.73 0.88

960181 Portland 1.84 (1.80) 0.46 1.38 (1.34)
960201 Eastport 2.09 0.89 1.20

970001 Saint John 2.44 1.38 1.06

970011 Halifax 3.31 2.90 0.41

970031 Charlottetown 2.99 0.00 2.99

970071 Quebec -0.54 —-2.76 2.22

Tabelle E.3: Pegelstationen der RegiRB mit Angabe des Stationsnamens, der zdgigfen PSMSL-ID sowie
des beobachtetes?, berechneten;®, und reduziertens™, Meeresspiegelanstieggidie Berechnung ist Einga-
bemodelVMA/NAWI verwendet. Werte in Klammern beziehen sich auf das einheitliche Zeitintervall 1931-2000.

PSMSL-ID Stationsname ¥ (mmat) 5% (mmal) st (mmal)
140012 Cuxhaven 2 2.44 (2.80) 0.51 193 (2.29)
150001 Delfzijl 1.66 (2.05) 0.00 1.66 (2.05)

150011 West Terschelling 0.86 (0.72) 0.55 0.31 (0.17)
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PSMSL-ID Stationsname s¥ (mmal) §° (mmal) $% (mmal)
150021 Harlingen 1.37 (1.40) 0.50 0.87 (0.90)
150031 Den Helder 1.46 (1.67) 0.44 1.02 (1.23)
150041 IJmuiden 2.23 (1.92) 0.30 1.93 (1.62)
150051 Hoek van Holland 2.39 (2.44) 0.17 2.22 (2.27)
150061 Maassluis 1.65 (2.10) 0.15 1.50 (1.95)
150071 Hellevoetsluis 1.59 0.13 1.46
150091 Zierikze 1.70 0.08 1.62

150101 Vlissingen 211 (1.63) 0.04 2.07 (1.59)
160021 Oostende 1.61 -0.01 1.62

170012 Aberdeen Il 0.59 —0.16 0.75

170053 North Shields 1.90 (1.59) -0.27 2.17 (1.86)
170161 Newlyn 1.69 (1.56) 0.20 1.49 (1.36)
175071 Dublin 0.12 -0.62 0.74

190091 Brest 1.00 0.27 0.73
200011 Santander | 2.00 -0.01 2.01

200030 La Coruna | 1.44 0.11 1.33

200041 Vigo 2.63 0.01 2.62

210021 Cascais 1.28 0.06 1.22
210031 Lagos 1.50 0.11 1.39
230051 Marseille 1.22 0.14 1.08
250011 Genova 1.07 —0.04 1.11

270061 Trieste 1.17 (0.94) -0.17 1.34 (1.11)
904011 Cristobal 1.43 0.07 1.36
940041 Pensacola 2.08 (1.96) 0.29 1.79 (1.67)
940052 Cedar Key Il 1.57 0.18 1.39

940071 Key West 226 (2.21) 0.11 2.15 (2.10)
950011 St Georges 1.61 0.44 1.17

Tabelle E.4: Pegelstationen der Regieé mit Angabe des Stationsnamens, der zdgigfen PSMSL-ID sowie
des beobachtetes?, berechneten;®, und reduziertens®, Meeresspiegelanstiegsiidie Berechnung ist Einga-
bemodelVMF/SCAN verwendet. Werte in Klammern beziehen sich auf das einheitliche Zeitintervall 1931-2000.

PSMSL-ID Stationsname ¥ (mmat) 50 (mma'l) s® (mmal)
500081 Cochin 1.27 -0.33 1.60
500101 Vishakhapatnam 0.68 —0.26 0.94
720011 Kwajalein 1.22 -0.16 1.38
760031 Honolulu 1.46 (1.28) ~0.23 1.69 (1.51)

Tabelle E.5: Pegelstationen der RegiRb mit Angabe des Stationsnamens, der zigigjen PSMSL-ID sowie
des beobachtetes, berechneten;®, und reduziertens®, Meeresspiegelanstiegsiirdie Berechnung ist Einga-
bemodelVM1/SCAN verwendet. Werte in Klammern beziehen sich auf das einheitliche Zeitintervall 1931-2000.

PSMSL-ID Stationsname s (mmal) §° (mmal) $% (mmah)
680140 Sydney 0.86 (1.04) —0.14 1.00 (1.18)
680181 Williamstown 1.29 -0.11 1.40
680471 Fremantle 1.43 (1.11) ~0.37 1.80 (1.48)
690002 Auckland II 1.30 (1.28) ~0.16 1.46 (1.44)
690022 Lyttelton Il 2.72 —0.16 2.88
840011 Balboa 1.42 —0.09 1.51
860081 Quequen 0.82 0.64 0.18
860151 Buenos Aires 1.55 0.15 1.40



F. Liste der Symbole und Abkirzungen

F.1 Lateinische Symbole

Symbol Bedeutung Abschnitt
a Mittlerer Erdradius ¢ = 6371 km) 222
a Tensor zweiter Ordnung der Konstanten 8&ER von e 2.2.7
a?m Amplitude der spek. Repsentation vom 2.2.7
a;j Dyadische Komponenten vanmit i|j = r, 9, ¢ 22.7,A4
A Haupttagheitsmoment der Erdrotation 2.4.2
Al Tensorielle Funktion in deBFER von V% in (2.97) 2.2.7
bo Vektor der Inhomogeréit der Oberfichenbedingungen 224
b1 Inhomogeniat der Obertichenbedingungen 224
b Tensor zweiter Ordnung der Konstanten 8&ER von e 2.2.7
. Amplitude der spek. Repsentationvorb 2.2.7
bij Dyadische Komponenten vanmit i|j = r, 9, ¢ A4
B Viskoelastisches sg@iisches Kontinuum 2.2.2
0B Oberflache vonB 222

: Tensorielle Funktion in deBFER von V% in (2.97) 2.2.7
B Haupttégheitsmoment der Erdrotation 2.4.2
c Tensor zweiter Ordnung der Konstanten 8&ER von e 2.2.7
c?‘m Amplitude der spek. Repsentation vore 2.2.7

% Tensorielle Funktion in deBFER von V" in (2.97) 2.2.7
co Tragheitstensor im initialen Rotationszustand 2.4.2
C Tragheitstensor im aktuellen Rotationszustand 2.4.2
cn Tragheitstensor bzgl. der internen Reaktion des Kontinuums 2.4.2
cw Ink. Tragheitstensor im aktuellen Rotationszustand 2.4.3
CcWin Ink. Tragheitstensor bzgl. der internen Reaktion des Kontinuums 243
Che Ink. Tragheitstensor bzgl. der externen Last 2.4.2
Co Ink. Tragheitstensor bzgl. der Derformation V@A’ 245
Cr Ink. Tragheitstensor bzgh'® 2.4.5
C> Ink. Tragheitstensor bzgl. der Derformation van 245
cw Komplexe Kombinatior0'™ (t) := C{3)(t) +iCSy (1) 2.4.4
C Haupttégheitsmoment der Erdrotation 2.4.2
div Divergenz (Differntialoperator) 2.2.2
Djm, Funktion der tensoriellen Kugedithenfunktion 2.2.7,A.2
D Integraliber winkelabBnigen Teil des dissipativen Funktionals 2.2.7
e Geoidlbhe 2.3.2
e1j23 Basisvektoren im kartesischen Koordinatensystem 242
e, Radialer Basisvektor im sghischen Koordinatensystem 2.2.2
ey Basisvektor der Poldistanz im spiischen Koordinatensystem A.2
e, Basisvektor der geographahge im sphrischen Koordinatensystem  A.2
Ejm Amplitude der spek. Repsentation vor((2, t) 25.2
E Energiefunktional der Variationsgleichung 224
Ee Energiefunktional der Eindeutigkeitsbedingung 224
&g Energiefunktional der Gravitation 2.2.4
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F.1. Lateinische Symbole 197
Symbol Bedeutung Abschnitt
Ep Energiefunktional des Drucks 2.2.4
&s Energiefunktional der Scherung 224
i Volumenkraftdichte 2.25
Fim Funktion der tensoriellen Kugedithenfunktion 2.2.7,A2
F Lineares Funktional der Variationsgleichung 2.2.4
Fa Lineares Funktional des dissipativen Terms 224
Fo Lineares Funktional der Obedfthenbedingungen 224
g Gravitationsbeschleunigung 2.2.2
G Newtons Gravitationskonstante 222
Gim Funktion der tensoriellen Kugedfthenfunktion 2.2.7,A.2
grad Gradient (Differentialoperator) 2.2.2
h Relativer Drehimpuls 24.4
h Komplexe Kombinatiorh(t) := hq(t) + iha(t) 2.4.4
hF OrtsunabBngiger Anteil vons"™ 2.3.2
hy, =Tpg1 — Tk 2.2.6
H Drehimpuls 244
Hj., Funktion der tensoriellen Kugedithenfunktion 2.2.7,A2
im Zyklisch kovariante Basisvektoren A.6
I Identitatstensor 2.2.2
I,QQ Analytische losung der Integraléber finite Elemente 2.2.6,A3
j Grad der Kugeltichenfunktion in der spek. Rejgentation 2.2.5
Jmax Maximalwert vonj 2.2.8
R Jakobi-Determinatnte 2.4.2
J =j+1) 2.25
k Index der finiten Elemente 2.2.6
kr, Love-Zahl 4.3
ks Sakulare Love-Zahl 4.3
K,?) Analytische losung der Integraléber finite Elemente 2.2.6,A3
l = (01 —1)La + ly 2.2.7
lij2 Index der Poldistanz / geographahge der Gitterpunkte 2.2.7
L = LlLQ 2.2.7
Ly Maximalwert von¢,|, hinsichtlich der Gitterpunkte 2.2.7
Ly(B) Raum der quadratintegrablen skalaren Funktione in 224
Ly(B)3 Raum der quadratintegrablen vektoriellen FunktioneB in 2.2.4
m Ordnung der Kugelfichenfunktion in der spek. Reysentation 2.2.5
m Vektor der Variation der Erdrotation 244
m Komplexe Kombinationn(t) := mq(t) + ima(t) 2.4.4
mgu Faktoren im Differenzenschema (2.25) 2.2.3
M Faktor im Differenzenschema (2.25) 2.2.3
M, Faktor in derSFER (2.95) des Differenzenschemas 2.2.7
n Nach auRen gerichtete Einheitsnormale @ufodero B 2.2.2
N Anzahl der MeRRwertelir eine Pegelstation 6.3
O(X1,X2,X3) Mitrotierendes Referenzkoordinatensytem der Erdrotation 2.4.2
O Ozeanfunktion 2.3.2
0 Zeitunablkangige Ozeanfunktion 2.3.2
Ojm Amplitude der spek. Repsentation voiD (€2, ¢) 2.3.2
p® Materielles Inkrement des Auflastdrucks 2.2.2
P Anzahl der radialen Teilintervalle bzw. finiten ElementeriO] 2.2.6



F. Liste der Symbole und Abkiirzungen

Symbol Bedeutung Abschnitt
Pj, Amplitude der spek. Repsentation vomp 2.25

Pk, Amplitude derSFER vonp 2.2.6

qﬁ] Qualitatsfunktion geraR (5.1)—(5.6) 5.3

g2 Qualitatsfunktion geraR? (5.10)—(5.12) 5.3

r Radialentfernung im sgrischen Koordinatensystem 2.2.2

r Aktueller Ortsvektor in der Lagrange-Formulierung 2.4.2
R Volumen der Erde im aktuellen Rotationszustand 24.2
OR Oberflache voriR () 2.4.2

d*r Infinitesimales FAichenelement in Euler-Formulierung 2.4.2
d3r Infinitesimales Volumenelement in Euler-Formulierung 2.4.2
s® Machtigkeit der Eislast 2.3.2

s© Meeresspiegelanstieg 2.3.2
sUFINU Uniformer bzw. nicht-uniformer Anteil des Meeresspiegelanstiegs 2.3.2
s Beobachteter relativer Meeresspiegelanstieg 5.2
s Obere Schranke des beobachteten relativen Meeresspiegelanstiegs 5.2
s Untere Schranke des beobachteten relativen Meeresspiegelanstiegs 5.2
sy PegelmeRwert zur Zeit' 6.3

$° Geschwindigkeit des berechneten Meeresspiegelanstiegs 7.1

st Linearer Trend der PegelmeRwerte 6.3

s® Reduzierter linearer Trend der PegelmelR3werte 7.1
5" Mittelwert ders" gemaR (7.2) 7.1

" Mittelwert ders™ gerraR (7.2) 7.1

Sgi,z Vektorielle Kugelfhchenfunktion = —1,0,1) 225

t Zeit 2.2.2

tl Diskrete Zeit 2.2.3

tMP Mittelpunkt des Berechnungszeitintervalls von s“ 6.3

tM Maxwell-Zeit gen@l (4.2) 4.1

At Berechnungszeitintervall voit 6.3

T Obere Grenze des BerechnungszeitinterJall3’] 2.2.3

T Beliebiger Tensor 2. Stufe 245
Tr Spur-Operator 248

U Radial-(Vertikal-)verschiebung (radiale Komponente wgn 2.3.2

u Verschiebungsvektor in Lagrange-Formulierung 22.2,A1
Uim Radiale Amplitude der spek. Regentation vom 2.25

Uk, Radiale Amplitude deSFER vonu 2.2.6

1% Raum der Testfunktioneriif die Variationsgleichung 224

Vi, Endlichdimensionaler Teilraum vanin der Galerkin-Methode 2.2.8
Vim Sphariodale Amplitude der spek. Refmentation vom 2.25

vk, Sprariodale Amplitude deBFER von u 2.2.6

Vv Geschwindigkeitsvektor in Euler-Formulierung 244
wy Gewicht der GauR-Legendre-Quadratur 2.2.7
W(B) Sobolev-Raum skalarer Funktionenfn 224

Wi (B)3 Sobolev-Raum vektorieller Funktionen i 2.2.4
Wim Toriodale Amplitude der spek. Rejmentation vom 2.25
Wk, Toriodale Amplitude deBFER vonu 2.2.6
X3 Achsen des kartesischen Koordinatensystems 2.4.2
X Ortsvektor in Lagrange-Formulierung 222
X Volumen der Erde im initialen Rotationszustand 242



F.2. Griechische Symbole 199

Symbol Bedeutung Abschnitt
oxX Oberfche vont 2.4.2

>X Infinitesimales FAichenelement in Lagrange-Formulierung 2.2.2
X Infinitesimales Volumenelement in Lagrange-Formulierung 2.2.2
Y =r/a B.1

Y; Skalare Kugeltichenfunktion 2.25
ngrz Tensorielle Kugeltichenfunktionk = 1,-- -, 6) 2.25

F.2 Griechische Symbole

Symbol Bedeutung Abschnitt

0... Variation einer beliebigen GfRe

Oki Kronecker-Delta 2.2.6

€ Symmetrischer Teil des Dehnungstensors 2.2.2

m Amplitude derSFER von e 2.2.7

el Standardabweichung ver 6.3

gv Mittlere Standardabweichung 6.4

gl Fehler der Altersbestimmung der SLI 5.3

gst Fehler des beobachteten relativen Meeresspiegelanstiegs der SLI 5.3

9 Poldistanz im sparischen Koordinatensystem 2.2.2

Iy, Poldistanz des Gitterpunkt 2.2.7

A Geographische Breite 5.2

AC Chandler-Frequenz 4.3

AE Euler-Frequenz der starren Erde 2.4.4

1 Schermodul 2.2.2

[k Approximation vory(r) 2.2.6

v Viskositat 2.2.2

Vg Approximation der radialsymmetrischen Visk@sit (r) 2.2.7

Vke Approximation der Viskosit v (r, §2) 2.2.7

&k Stiickweise konstante Basisfunktion des Raumg), a) 2.2.6

s = 3.14159265359 . . . 222

w Beliebige skalare quadratintegrable Funktion 224

w Beliebige vektorielle quadratintegrable Funktion 2.2.4

p Volumenmassendichte 2.2.2

p© Volumenmassendichte im Referenzzustand 2.2.2

Pk Approximation vonp® (r) 2.2.6

o Volumenmassendichte der Eislagt= 910kgm—3 2.3.2

p° Volumenmassendichte der Ozeanlaf$t= 1020kg m~3 2.3.2

P& Lokales Inkrement der Volumenmassendichte in 2.4.4
Lagrange-Formulierung

0 Volumenmassendichte in Euler-Formulierung 24.2

o) Lokales Inkrement der Volumenmassendichte in Euler-Formulierung 2.4.5

o’ Lokales Inkrement der Piola-&¢henmassendichte 2.2.2

Tjm Amplitude der spek. Repsentation voa” 2.25

oBlo Flachenmassendichte der Eis- bzw. Ozeanlast 2.3.2

gUFINU Uniformer bzw. nicht-uniformer Anteils von® 2.3.2

o9 Flachenmassendichte atit’ definiert in (2.171) 2.45

o> Flachenmassendichte atifdefiniert in (2.170) 245

ol Varianz vons" bzw. s* gemal (7.3) 7.1



200 F. Liste der Symbole und Abkiirzungen
Symbol Bedeutung Abschnitt
by Grenzfache 2.2.2
ax Infinitesimales Fichenelement einer GreritheX: 245
ycMB Kern-Mantel-Grenzéiche 2.2.2
P Materielles Inkrement der Bthenmassendichte in Euler-Formulierung 2.4.2
T©® Materielles Inkrement des Cauchy-Spannungstensors 2.2.2
TOF Elastischer Anteil des Spannungstensors 2.2.2
7@V Viskoser Anteil des Spannungstensors 2.2.2
Vi Amplitude derSFER von 7V 2.2.7
o Gravitationspotential voB 2.2.2
P Lokales Inkrement des Gravitationspotentials 2.2.2
P Lokales Inkrement des Gravitationspotentials 2.2.2

bzgl. internen Massenumverteilung

P Lokales Inkrement des externen Gravitationspotentials bzgl. der Last 2.2.2
D Amplitude der spek. Repsentation vorp®) 225
ok Amplitude derSFER von ¢ 2.2.6
o, Amplitude der spek. Repsentation vop(®)™ 2.4.8
e, Amplitude der spek. Repsentation vomr(®)°* 2.4.8
% Geographische&nge im sphrischen Koordinatensystem 2.2.2
0o, Geographischednge des Gitterpunktés, 2.2.7
X123 Komponenten der Anregungsfunktion in (2.163) 244
X Komplexe Kombination(¢) := x1(t) + ixa(t) 24.4
Xvar (4) Varianz der Radialverschiebung 441
Xvar($) Varianz des Meeresspiegelanstiafs 441

sti{1] Abweichungswert get (5.9) 5.3
ySH Abweichungswert geaf (5.13) 5.3
Ui Lineare Basisfunktion des Sobolev-Rau#ig (0, a) 2.2.6
P Zentrifugalpotential im aktuellen Rotationszustand 2.4.9
P© Zentrifugalpotential im initialen Rotationszustand 2.4.9
Y@ Lokales Inkrement des Zentrifugalpotentials 2.4.9
Uim, Amplitude der spek. Repsentation vor)® (X, t) 2.4.9
w Parameter des Differenzenschemas in (2.19) 2.2.3
w® e3-Komponente vor® 2.4.2
w® Winkelgeschwindigkeit im initialen Rotationszustand 2.4.2
Q Abkirzung fir sptarische Koordinateny ) 2.2.2
Qo Voller Raumwinkel der Kugel 2.2.7
Qy = (Yo, 00,) 2.2.7
ds? Infinitesimales Fhichenelement in s@hischen Koordinaten 2.2.7
\% Nabla-Operator (Differentialoperator) A.l
\& Laplace-Operator (Differentialoperator) 2.2.2
¢ Vorgegebene Topographie zur Zeit 0 2.3.2

F.3 Abkurzungen

Symbol Bedeutung Abschnitt
BP Before Present, 0 BP entspricht dem Kalenderjahr 1950 3.2.1
GPS Global Positioning System 6.3
ICE-3G-M Eismodell geral3 Tushingham & Peltier (1991) 3.2.1
IGS International GPS Service 6.3
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Symbol Bedeutung Abschnitt
LGM Last Glacial Maximum 3.21
LTA Linear-Trend Analysis 6.3
MSG Meeresspiegelgleichung 2.1
NAWI Eismodell geral3 Zweck & Huybrechts (2004) 3.2.3
ORA Ozeanrepisentation 2.3.2
ORB Ozeanrepsentation 2.3.2
ORC Ozeanrepsentation 2.3.2
PREM Preliminary Reference Earth Model gaf 3.11
Dziewonski & Anderson (1981)
PSMSL Permanent Service for Mean Sea Level 6.2
PSMSL-ID PSMSL-Identifikation 6.1
R1,...,R5 Regioneniir SLI bzw. Pegelstationen 5.1
RLR Revised Local Reference 6.2
RT Variation der Erdrotation 2.1
SCAN Eismodell geral3 Lambeck et al. (1998b) 3.2.2
SFER Spektrale Finite-Elemente-Résentation 221
SLI Indikator der relativen Meeresspiegatlerung 5.1
VM1 Viskositatsmodell gera3 Tabelle 3.2 3.1.2
VMA Viskositatsmodell geral? Tabelle 3.3 3.1.3
VMF Viskositatsmodell gera3 Tabelle 3.4 3.14
VMI Viskositatsmodell geral? Tabelle 3.5 3.15
VR Viskoelastische Relaxation 2.1



Danksagung

Meinen Dank @ir vieles mehr als die immegtrende Unter&tzung dieser Arbeit ichte ich Dir, Julia,
sagen. Danke daf, daR die letzten zwei Jahre nicht nur als die intensivdiediese Arbeit in meiner
Erinnerung bleiben.

Doch mein Dank gilt auch im besonderen Maf? meinen Eltern, die mir immer wieder und #itidelf
ger Weise Rckhalt gaben und mich in der Entscheidung zum Studium und zu dieser Arbéitkiest
Meiner ganzen Familie (den Hagidnern) in Wanne-Eickel gilt mein Dank, die mir dieddlichkeit
gaben und geben dort bei ihnen “anzukommen”.

Fir die Motivation und die Betreuung dieser Arbeibamte ich Detlef Wolf danken, der mit seinen
vielen Anmerkungen zur Darstellung und Notation sicherlich einiges zur Verbesserung beigetragen hat.
Vor allem danke ich Zda¥k Martinec fir unzahlige Diskussionen und seine Denkdifés in den letzten
Jahren. Au3erdem bauen nicht nur theoretische Beschreibungen auf Arbeiten vék Eidetinec auf,
sondern auch viele Ideen und ddgige Vertrauen manclkihgere “theoretische Durststrecke” bei dieser
Arbeit Uberstehen zudanen.

Auch bei den Kollegen aus dem ehemaligen “PB 1.4” und Veronidin& bedanke ich michif
alle Hilfe, Gespache und die nette Gesellschaft in den Kaffeepausen. Insbesondenmtenich mich
hier noch bei Ingo Sasgen bedanken, der als mein Zimmernachbar doctasébrdesbrt wurde, bei
Kevin Fleming, der immer wieder meinen Arbeitsalltag und vor allem meine englischen Texte bereichert
hat, und bei Volker Klemann, der oftif Diskussionen bereit stand, immer wieder Fragen zur Postgres
Datenbank beantwortete unidr ffast jedesAIEX Problem eine bsung gefunden hat.

Fur die Uberlassung ihrer SLI-Daten, die Volker Klemann in die Datenbank aufgenommen hat, be-
danke ich mich bei A. Dyke und |. ShennariirflasUberlassen des in dieser Arbeit nNAWI be-
zeichneten Eismodells bedanke ich mich bei C. Zweck. Die Visualisierung aller Ergebnisse dieser Arbeit
wurde erheblich durch das Open-Source Programm GMT (Wessel & Smith, 1991) erleichtert.

202



	Inhaltsverzeichnis
	Abbildungsverzeichnis
	Tabellenverzeichnis
	Zusammenfassung
	Summary
	Einleitung
	Beobachtung der Meeresspiegeländerung
	Historischer Rückblick
	Modellbildung

	Theorie
	Komponenten des Modells
	Viskoelastische Relaxation einer sphärischen Erde
	Einleitung
	Grundgleichungen der Kontinuumsmechanik
	Differenzenschema für Maxwell-Viskoelastizität
	Schwache Formulierung des Randwertproblems
	Repräsentation durch Kugelflächenfunktionen
	Repräsentation durch finite Elemente
	Berechnung der dissipativen Energie
	Spektrale Finite-Elemente-Repräsentation

	Meeresspiegelgleichung
	Einleitung
	Meeresspiegelgleichung im Raum- und Spektralbereich
	Ozeanrepräsentationen

	Postglaziale Variation der Erdrotation
	Einleitung
	Trägheitstensor im Referenzzustand
	Inkrementieller Trägheitstensor
	Linearisierte Liouville-Gleichung
	Lokales Inkrement der Dichte
	Alternative Beschreibung
	Lokales Inkrement des Gravitationspotentials
	MacCullagh-Formel
	Zentrifugalpotential
	Sphärische Approximation

	Kopplung der Komponenten
	Einleitung
	Differenzenschema und Meeresspiegelgleichung
	Differenzenschema und Variation der Erdrotation


	Eingabemodelle
	Erdmodelle
	Elastische Parameter
	Viskositätsmodell VM1
	Viskositätsmodell VMA
	Viskositätsmodell VMF
	Viskositätsmodell VMI

	Eismodelle
	Eismodell ICE-3G-M
	Eismodell SCAN
	Eismodell NAWI


	Implementierung
	Viskoelastische Relaxation
	Meeresspiegelgleichung
	Variation der Erdrotation
	Sensitivitätsuntersuchungen
	Räumliche und zeitliche Auflösung bei der VR
	Ozeanrepräsentationen in der MSG
	Alternative Beschreibung des Trägheitstensors in der RT
	Einfluß der rotationsbedingten Deformation in der RT


	Bewertung der Eingabemodelle
	Konzept der Bewertung
	Beobachtungsdaten
	Quantitative Bewertung
	Qualitätsfunktionen
	Ergebnisse der Bewertung


	Pegeldaten
	Pegelstationen und Datenreihen
	Berücksichtigte Pegelstationen
	Bearbeitung der Pegeldaten
	Einteilung der Pegelstationen in Regionen

	Reduzierte Pegeldaten
	Reduzierte lineare Trends der Pegeldaten
	Reduzierte Pegeldaten der Region R1
	Reduzierte Pegeldaten der Region R2
	Reduzierte Pegeldaten der Region R3
	Reduzierte Pegeldaten der Region R4
	Reduzierte Pegeldaten der Region R5
	Reduzierte Pegeldaten für einheitliches Zeitintervall

	Globaler mittlerer Meeresspiegelanstieg
	Abschließende Bewertung
	Weiterentwicklung

	Literaturverzeichnis
	Ergänzungen zu Kapitel 2
	Euler- und Lagrange-Formulierung, lokale und materielle Inkremente
	Definition der Kugelflächenfunktionen
	Integrale der finiten Elemente
	Dyadische Komponenten der Tensoren a, b und c
	Repräsentation des Trägheitstensors durch Kugelflächenfunktionen
	Repräsentation des relativen Drehimpulses durch Kugelflächenfunktionen

	Ergänzungen zu Kapitel 3
	Polynome der Parameter von PREM
	Ergänzende Angaben zu Eismodell ICE-3G-M

	Ergänzungen zu Kapitel 4
	Berechnung von C(1) in und C33(1) in
	Integration der Liouville-Gleichung

	Ergänzungen zu Kapitel 6
	Angaben zu den Pegelstationen
	LTA-Diagramme der ausgewählten Pegelstationen

	Ergänzungen zu Kapitel 7
	Liste der Symbole und Abkürzungen
	Lateinische Symbole
	Griechische Symbole
	Abkürzungen

	Danksagung

