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Kurzfassung

Der Klimawandel ist eines der grofien und wichtigen Themen, das die Menschheit
heute und noch viel mehr in naher Zukunft beschéftigen wird. Eine der sichtbars-
ten Auswirkungen der globalen Erwirmung ist der jahrliche Meeresspiegelanstieg,
welcher in Zukunft, sollte er ungebremst weiter steigen, den Lebensraum zahlreicher
Menschen bedrohen wird.

Darum ist ein Verstédndnis des Meeresspiegelanstiegs und dessen Ursachen heute
ein wichtiges Forschungsgebiet. Diese Arbeit beschreibt den Einfluss von Massenver-
lagerungen und deren gravitative Auswirkungen auf den Meeresspiegelanstieg. Dabei
wird hauptséchlich das Abschmelzen von Eismassen in der Kryosphére betrachtet.

Zum besseren Versténdnis wird in dieser Arbeit ein kurzer Uberblick iiber den
Meeresspiegelanstieg und des damit verkniipften Gravitationsfeld der Erde gegeben.
Dabei wird ebenfalls auf die Satellitenmission GRACE eingegangen und auf die
Moglichkeiten und Probleme, die bei der Bestimmung von Eismassenverlusten aus
GRACE Zeitreihen entstehen.

Die Berechnung selbst erfolgt mit Hilfe von Kugelfunktionsentwicklungen der
Massenverlagerungen, wobei das Hauptinteresse nicht nur auf die Bestimmung der
Anderung des mittleren Meeresspiegels gelegt wird, sondern die globale riumliche
Verteilung untersucht wird. Die Berechnung selbst muss iterativ erfolgen, da sich
mit jeder Massenverlagerung die Aquipotentialfliichen des Erdschwerefeldes éindern,
was wiederum zu Massenverlagerungen fithrt.

Es wird gezeigt, dass das Abschmelzen der Kryosphire 50% des jéhrlichen mitt-
leren Meeresspiegelanstiegs verursacht, wobei die raumliche Verteilung sehr unter-
schiedlich ausfillt. In den polaren Regionen kommt es zu einem deutlichen Absinken
des Meeresspiegels. Hingegen kommt es in den dquatorialen Regionen zu einem An-
stieg, welcher deutlich iiber dem mittleren jahrlichen Meeresspiegelanstieg liegt. Die
berechneten Werte decken sich gut mit den Ergebnissen aus anderen Publikationen.

Beriicksichtigt man nicht nur die Massentrends der Kryosphére, sondern verwen-
det die Massentrends aller Landflichen aus monatlichen GRACE Losungen, zeigt
sich, dass die Massenverlagerungen nur noch 33% des jéhrlichen mittleren Meeres-
spiegelanstiegs, also deutlich weniger, beschreiben. Problematisch hierbei ist, dass
rein aus GRACE Messungen die Massenverluste von kleinrdumigen Gebieten wie
Gletschern nicht richtig aufgenommen werden. Dies zeigt dass es fiir die Bestim-
mung von Eismassenverlusten aus GRACE Messungen spezielle Filterkerne verwen-

det werden miissen.



Abstract

Climate change is one of the main issues that is concerning humanity today and
will also demand our attention in the future. One of the most visible effects of
global warming is the sea level rise, which will, if it should continue to rise unabated,
threaten the habitat of many people.

Therefore an understanding of sea level rise and its causes is an important re-
search topic. This work describes the influence of mass displacements, and their
gravitational effects on sea level rise. Here, the melting of ice in the cryosphere is
mainly considered.

For a better understanding, a brief overview of sea level rise and the associated
gravitational field of the earth is given. Also the GRACE satellite mission and the
opportunities and problems that arise in the determination of the melting of ice
trough GRACE time series is discussed.

The calculation itself is done using spherical harmonics of mass displacements.
The main interest is not only the determination of changes in mean sea level, but fur-
thermore the spatial distribution of the sea level changes is studied. The calculation
itself must be iterative, because every mass redistribution changes the equipotential
gravity field, which in turn leads again to mass displacements.

It is shown that the melting of the cryosphere caused 50% of the annual average
sea level rise, with a very different spatial distribution. In the polar regions, there
is a marked sea level fall. In contrast the sea level rise in the equatorial regions, is
well above the average sea level rise.

Considering not only the cryosphere mass trends, but the mass trends of all land-
areas through monthly GRACE solutions, it is shown that the mass redistributions
describe only 33% of the annual average sea level rise, which is significantly less.
The problem is that purely from GRACE measurements, the mass loss of small-
scale areas such as glaciers are not properly represented. Therefore it is important

to use particular filter kernels for the determination of these ice mass losses.
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1 EINLEITUNG

1 Einleitung

Das weltweite Klima hat sich in der Geschichte schon oft verdndert. Allein in den letzten
650.000 Jahren gab es sieben Wechsel von Kalt- und Warmzeiten, wobei die letzte Kalt-
zeit vor 7.000 Jahren abrupt endete und den Beginn des modernen Klimas festlegte. Die
meisten dieser Klimadnderungen sind auf sehr kleine Verdnderungen in der Erdumlauf-
bahn zuriickzufithren, welche die Menge an Sonnenenergie, die unseren Planeten trifft,
verdndert [Broecker and Denton, 1990]. Ebenso spielen plattentektonische Verschiebun-
gen und die damit verbundenen Verédnderungen der Meeresstromungen sowie vulkanische
Aktivitéten eine Rolle [Masson-Delmotte et al., 2013].

Der jetzige Trend der Klimaentwicklung ist von besonderer Bedeutung, weil wahr-
scheinlich ein grofler Teil vom Menschen verursacht wird und die Geschwindigkeit der
Anderung in der jiingeren Vergangenheit beispiellos ist [TPCC, 2013].

Die Auswirkungen der Klimaentwicklung sind dabei fiir den Menschen mit erheblichen
Risiken verbunden. Infolge der Klimaerwéirmung steigt das Auftreten von extremen Wet-
terereignissen wie Sturmfluten, Uberschwemmungen und Hitzeperioden. Besonders fiir
drmere Bevolkerungsgruppen in ldndlichen Regionen kénnten solche extremen Wette-
rereignisse zum Verlust des Einkommens und der Existenzgrundlage fithren. Auflerdem
wird die Versorgung der Weltbevolkerung mit Nahrungsmitteln und Frischwasser er-
schwert. Aber nicht nur der Mensch leidet unter einer globalen Erwérmung, sondern
auch die Natur und ihre biologische Vielfalt. Die Folgen kénnen bis hin zum Verlust
ganzer Okosysteme mit teils unbekannten Auswirkungen gehen [IPCC, 2014].

Man geht davon aus, dass die globale durchschnittliche Oberflichentemperatur zwi-
schen dem Mittel der Jahre 1850-1900 und der Periode von 2003-2012 um 0.78 £ 0.06°C
gestiegen ist, [Hartmann et al., 2013] wobei die Geschwindigkeit des Anstiegs in den letz-
ten Jahren deutlich zulegte [Morice et al., 2012; Vose et al., 2012]. Berechnet man die
Werte der globalen Erwiarmung mittels gdngiger Klimamodelle fiir das Jahr 2100, ergibt
sich eine globale mittlere Oberflichentemperatur, die je nach Klimaszenario, zwischen 1
und 3.7 °C hoher als das jetzige Mittel ausfillt [[PCC, 2014].

Eine der zahlreichen sichtbaren Folgen des Klimawandels, die in Zukunft einen grofien
Teil der Weltbevolkerung betreffen wird, ist der Anstieg des mittleren Meeresspiegels.
Dabei liegt die wahrscheinliche globale mittlere Meereshéhe im Jahr 2100, je nach Kli-
maszenario, 44 bis 74 Zentimeter hoher als das heutige Niveau [IPCC, 2014]. Regional
konnen diese Anderungen jedoch noch deutlich héher ausfallen [Church et al., 2013].
Ohne Sicherung der Kiisten wird im Jahr 2100 pro Jahr der Lebensraum von 0.2 bis
4.6% der Weltbevolkerung iiberflutet werden, das entspricht einem jahrlichen Verlust
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von 0.3 bis 9.3% des globalen Bruttoinlandsproduktes [Hinkel et al., 2014].

Wegen den eben genannten Griinden ist es heute von entscheidender Bedeutung, Wis-
sen iiber die zugrunde liegenden Systeme der globalen Erwérmung zu sammeln, um die
Ursachen und Folgen des Klimawandels und des Meeresspiegelanstiegs besser zu verste-

hen und beschreiben zu konnen.

1.1 Motivation und Problemstellung

Satelliten in der Erdumlaufbahn und andere technologische Fortschritte haben es der
Wissenschaft ermdglicht, viele verschiedene Arten von Information iiber unseren Plane-
ten und das Klima auf einer globalen Ebene zu sammeln. Diese Menge an Daten, die be-
reits iiber viele Jahre hinweg gesammelt wird, enthiillt die Signale des sich verdndernden
Klimas.

Mit Hilfe der Satellitenaltimetrie ist es moglich, innerhalb weniger Tage Meeresh6hen
iiber beinahe das gesamte Gebiet der Ozeane zu bestimmen. Besonderes Merkmal der
Satellitenaltimetrie ist neben ihrer hohen Genauigkeit und zeitlichen Auflésung, dass seit
Anfang der 90er Jahre mehrere ununterbrochene Zeitserien verschiedener Missionszen-
tren verfiigbar sind. Dabei zeigt sich, dass der Meeresspiegelanstieg heute bei 3.3 4= 0.4
Millimetern pro Jahr liegt [Nerem et al., 2010]. Vergleicht man diese Werte mit Pegel-
messungen der letzten hundert Jahre [Church and White, 2011; Jevrejeva et al., 2008;
Ray and Douglas, 2011] erkennt man eine deutliche Beschleunigung des Meeresspiegel-
anstiegs.

Besonders sensitiv gegeniiber dem heutigen Temperaturanstieg sind die Bereiche der
Kryosphiére, also Gletscherregionen sowie die Eisschilde von Grénland und der Antark-
tis. Der jahrliche Massenverlust in diesen Regionen liegt bei mehreren hundert Gigaton-
nen pro Jahr, mit einer direkten Auswirkung auf den globalen mittleren Meeresspiegel
[Velicogna, 2009; Bamber and Riva, 2010; Gardner et al., 2013]. Mit Hilfe von Altime-
termessungen konnen Volumsédnderungen fiir diese Eismassen bestimmt werden. Das
Problem hierbei ist die korrekte Umrechnung von Volumen zu Masse, da in der Regel
keine Information zur Dichte vorliegt.

Seit 2002 ist es moglich, mit den Zwillingssatelliten des Gravity Recovery And Cli-
mate Ezperiment (GRACE), Massendnderungen direkt zu beobachten [Tapley et al.,
2004]. Dabei sind die Satelliten sensitiv gegeniiber allen Arten der Massenénderung,
weshalb eine saubere Trennung zwischen Massenverlust der Eisregionen, Anderungen im
Grundwasserspeicher und Effekten der postglaziale Landhebung (Glacial Isostatic Ad-
justment) (GIA) fiir ein zuverldssiges Ergebnis notig sind. In dieser Trennung, und in der

Tatsache, dass die Auflésung der monatlichen Losungen bei 300 Kilometern liegt, liegen
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die Schwierigkeiten der Ableitung von Eismassenverlusten aus GRACE Messungen.

1.2 Ziel der Arbeit und Gliederung

In dieser Arbeit soll ein Ansatz zur Bestimmung von Meereshthenidnderungen infolge
von Massenverlagerungen vorgestellt werden. Dabei bilden monatliche Sétze von Ku-
gelfunktionsentwicklungen aus GRACE-Daten die Grundlage fiir die Bestimmung der
Eismassenénderungen fiir den gronlédndischen und antarktischen Eisschild. Die Eismas-
senverluste fiir die wichtigsten Gletscherregionen werden Publikationen entnommen.

Neben dem Aufbringen von Wassermassen, welche durch das Abschmelzen der Eis-
massen neu gewonnen werden, wird das Hauptaugenmerk auf die gravitativen Einfliisse
auf die Meereshohen gelegt. Dabei wird nicht nur die mittlere Meeresspiegeléinderung,
sondern speziell das rdumlich unterschiedliche Verhalten untersucht.

Annahme fiir die Berechnung von Meeresspiegeldnderungen ist ein Gleichsetzen des
mittleren Meeresspiegels mit dem Geoid. Durch eine Entwicklung der Massenverschie-
bungen in Kugelfunktionen, kénnen Anderungen des Geoids berechnet werden. Diese
Berechnung hat iterativ zu erfolgen, da jede Anderung des Geoids mit der Anderung des
mittleren Meeresspiegels gleichgesetzt wird und es somit erneut zu einer Verlagerung
von Wassermassen kommt.

Dabei zeigt sich, dass es speziell in Bereichen der Kryosphére zu einem deutlichen
Absinken des Meeresspiegels kommt. Dafiir ist der Meeresspiegelanstieg in den restlichen
Regionen hoher, als man alleine durch das gleichméflige Auftragen des neu gewonnenen
Wasservolumens vermuten wiirde.

Die vorliegende Arbeit gliedert sich dabei wie folgt: In Kapitel 2 werden Grund-
lagen des pridizierten Meeresspiegelanstiegs in Klimamodellen erortert, wobei in 2.1
die Groflenordnung der Einflussverfahren aufgelistet wird. Kapitel 2.2 vergleicht die
Pradiktionen mit Beobachtungen aus Pegelmessungen und Satellitenaltimetrie und 2.3
gibt einen Einblick in den, in dieser Arbeit untersuchten, Einfluss der Kryosphire auf
die Meeresspiegelédnderungen.

Kapitel 3 beschreibt kurz die benétigten Grundlagen des Gravitationsfeldes der Erde.
In dieser Arbeit werden Kugelfunktionsentwicklungen verwendet, weshalb in Kapitel 3.1
und 3.3 kurz Kugelfunktionen erkldrt und in Kapitel 3.2 die dafiir benttigten Legendre-
Funktionen beschrieben werden. Die Beschreibung des Erdschwerefeldes mittels Kugel-
funktionen ist in Kapitel 3.4 zusammengefasst.

Da sich Teile der Daten auf Beobachtungen der Satellitenmission GRACE beziehen,
werden dazu in Kapitel 4 einige Hintergriinde behandelt.

Die Berechnungsschritte werden in Kapitel 5 genauer beschrieben, wobei in Kapitel 5.1
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die Bestimmung der Massenverluste und in Kapitel 5.2 die Anderung des Gravitations-
feldes behandelt wird. Eine kurze Beschreibung, wie die Verlagerung der Wassermassen
realisiert wurde, findet sich unter Punkt 5.3. Infolge der Masseninderungen kommt es
zu einer Verschiebung des Koordinatenursprungs, sieche Kapitel 5.5, welche fiir die Be-
stimmung von absoluten Meereshéhen beriicksichtigt werden muss. Als Nebenprodukt
lésst sich die Anderung des Trigheitstensors, wie in Kapitel 5.6 gezeigt wird, bestimmen,
welcher fiir weitere Forschungsarbeiten von Interesse sein konnte.

Im darauffolgenden Kapitel 6 werden die Ergebnisse der in Kapitel 5 beschriebenen
Berechnungsschritte dargestellt. Dabei werden drei Szenarien behandelt. In Kapitel 6.1
wird die Berechnung mit jahrlichen Massenénderungen durchgefiihrt, um den jahrlichen
Meeresspiegelanstieg zu berechnen. Dabei wird der Einfluss der Massenverteilung in Ka-
pitel 6.1.1 und der postglazialen Landhebung in Kapitel 6.1.2 visualisiert. In Kapitel
6.2 werden globale GRACE Massentrends verwendet, um den Effekt der Landhydrolo-
gie mitzuberiicksichtigen. Ausnahme bilden die beiden Eisschilde, wo die Massentrends
analog zu Szenario I berechnet werden. Kapitel 6.3 behandelt den hypothetischen Fall,
wie sich die Meereshdhen &ndern wiirden, falls ganz Gronland abschmelzen sollte.

Kapitel 7 fasst die Ergebnisse dieser Arbeit zusammen und gibt einen Ausblick auf

weitere mogliche Forschungsarbeiten.
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2 Meeresspiegelanstieg

Die Hohe der Ozeanoberfliche in jedem Punkt, also der Meeresspiegel, wird entweder
ausgehend von der Oberfliche der starren Erde oder vom Ursprung eines globalen Ko-
ordinatensystems aus gemessen. Anstelle des Koordinatenursprungs kann eine auf den
Ursprung bezogenen Referenzfléiche, wie zum Beispiel ein Rotationsellipsoid, verwendet
werden.

Misst man die Hohen ausgehend von der festen Erde, spricht man vom relativen Mee-
resspiegel. Dieser Meeresspiegel ist wichtig fiir die Abschétzung von Einfliissen der Mee-
reshohenénderungen auf die Kiistengebiete. Mithilfe von Pegelbeobachtungen wird der
relative Meeresspiegel schon seit den letzten Jahrhunderten gemessen. Ausgehend von
geologischen Untersuchungen sind sogar Riickschliisse auf lingere Zeitspannen maoglich.
Dabei muss jedoch beachtet werden, dass die feste Erde selbst infolge der Plattentekto-
nik oder GIA Hohenunterschieden unterworfen ist. Somit ist es schwierig aus relativen
Meereshohen, Anderungen im globalen Meeresspiegel zu bestimmen.

Bei der Bestimmung der Meereshohen ausgehend vom Ursprung eines Koordinaten-
systems spricht man von geozentrischen oder absoluten Meereshéhen, welche mittels
Satellitenaltimetrie seit den letzten zwei Jahrzehnten beobachtet werden. Der daraus
resultierende Meeresspiegel wird meist fiir die Bestimmung von globalen Anderungen
verwendet. Um auf den mittleren Meeresspiegel (Mean Sea Level) MSL zu kommen,
miissen Meereshohen iiber eine Zeitspanne gemittelt werden, um kurze periodische Va-
riabilitdt wie Wellen und Gezeiten zu eliminieren.

Obwohl man die Anderung des Meeresspiegels seit langer Zeit erfasst, ist eine Pri-
diktion zukiinftiger Meeresspiegelédnderungen eine schwierige Herausforderung. In den
Jahren von 1901 bis 2010 ist der globale mittlere Meeresspiegel, um rund 0.1940.02 Meter
gestiegen. Dabei steigt die Geschwindigkeit des Anstieges seit Mitte des 19. Jahrhunderts
stirker als wéhrend der letzten zwei Jahrhunderte [IPCC, 2014].

Waéhrend der Meeresspiegel zwischen 1900 und 1990 im Mittel um 1.2 Millimeter pro
Jahr anstieg [Hay et al., 2015], geht man derzeit von 3.3 Millimeter pro Jahr aus [Nerem
et al., 2010]. Auch wenn dies im ersten Moment nicht nach viel klingt, sind die Auswir-
kungen auf lange Sicht verheerend. Abbildung 1 zeigt den mittleren Meeresspiegelanstieg
von vier verschiedenen Klimaszenarien basierend auf repréisentative Konzentrationspfade
(Representative Concentration Pathways) (RCP) [van Vuuren et al., 2011]: Das Modell
RCP2.6 mit der geringsten erwarteten Erderwérmung, RCP4.5 und RCP6.0, zwei Mo-
delle mit mittleren Klimaidnderungen und RCP8.5 einem Modell basierend auf starker

Erderwérmung [Moss et al., 2010].
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Ausgangspunkt fiir diese Modelle sind Konzentrationspfade bestimmter Treibhausgase
sowie der Strahlungsantrieb. Dabei geben die RCP-Szenarien bestimmte Treibhausgas-
konzentrationen vor, aus denen Klimamodelle die Klima&nderungen und Emissionen
riickrechnen, die erforderlich sind, um diese Konzentrationen hervorzurufen. Die Zahl
im Modellnamen gibt den Strahlungsantrieb im Jahr 2100 beziiglich den vorindustriel-
len Werten von 1850 an. RCP2.6 geht dabei von 2.6 Watt pro Quadratmeter, RCP8.5
von 8.5 Watt pro Quadratmeter aus.

Alle diese Modelle, selbst das sehr positive Szenario RCP2.6, in dem die Kohlendi-
oxidemissionen bis zum Jahr 2080 vollsténdig verschwinden, sagen einen Anstieg des

mittleren Meeresspiegels voraus.
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Abbildung 1: Mittlerer Meeresspiegelanstieg verschiedener Klimamodelle in [cm] in Be-
zug zum 1986-2005 Mittelwert. Transparent ist der Bereich zwischen 5%
und 95% Quantil eingezeichnet [IPCC: Annex II, 2013].
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2.1 Einflussfaktoren

Um den Meeresspiegelanstieg besser verstehen und beschreiben zu kénnen, ist es un-
umgénglich seine Einflussfaktoren zu entschliisseln. Haupteinflussfaktoren fiir den Mee-

resspiegelanstieg sind:
e Thermale Expansion infolge von steigender Temperatur der Ozeane
e Abschmelzen von Gletschern
e Verluste von Teilen der Eisschilde in Gronland und der Antarktis
e Verdnderungen des Gravitationspotentials und dessen Aquipotentialflichen
e Anderungen im Grundwasserspeicher
e Anderungen in der Frischwasserzufuhr
e Atmosphiérische Auflasteffekte
e Ozeanographische Effekte

Neben diesen grofien Einflussfaktoren gibt es noch eine Vielzahl von kleineren Effekten,
deren Groflenordnung jedoch viel kleiner als die Ungenauigkeiten der oben genannten Ef-
fekte ist. Deshalb spielen sie keine signifikante Rolle in der Beschreibung und Pridiktion
des Meeresspiegels.

Anderungen im Meeresspiegel konnen regional sehr unterschiedlich ausfallen, je nach-
dem wie die Einflussfaktoren in diesen Gebieten wirken. So kommt es in Bereichen, wo
Eismasse verloren geht, zu einem Absinken des Meeresspiegels [Bamber and Riva, 2010]
infolge gravitativer Effekte. Deshalb kénnen regional die Anderungen des Meeresspiegels
aufgrund von Klimaeffekten um mehr als 100% vom Mittel abweichen. Es ist jedoch sehr
wahrscheinlich, dass es bis zum Ende des 21. Jahrhunderts bei 95% der Ozeanflichen zu
einem Anstieg des Meeresspiegels kommt.

Dabei sind Anderungen in Ozeanstrémungen, der Ozeandichte und des Meeresspie-
gels stark miteinander verbunden. Lokale Anderungen des Meeresspiegels kénnen auch
weit entfernt einen groflen Einfluss haben, so ist der Meeresspiegel an der Kiiste stark
mit der Temperatur des offenen Ozeans verbunden. Wihrend sowohl die Temperatur
als auch der Salzgehalt einen groflen Einfluss auf den lokalen Meeresspiegel hat, hat
nur die Temperatur einen Einfluss auf den globalen Meeresspiegelanstieg infolge von

thermischer Ausdehnung und Schrumpfung. Verinderungen im Salzgehalt haben global
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gesehen eine vernachlissigbare Bedeutung [Lowe and Gregory, 2006]. Zusammen mit at-
mosphérischen Auflasteffekten fiihren diese Effekte zu rdumlich und zeitlich sehr unter-
schiedlichen Verdnderungen des Meeresspiegels, angefangen von kurzlebigen Wellen und
Sturmfluten bis hin zu einer iiber mehrere Jahrzehnte laufende nachhaltige Verdnderung
der Meeresoberfliche [Church et al., 2013].

Spontaner Wasser- oder Eismassen Austausch zwischen Landflichen und Ozeanen
fiihrt ebenfalls zu einer Anderung im globalen Meeresspiegel, wobei sich Anderungen
der Meeresoberfliche aufgrund von Massenaustausch sehr schnell iiber die gesamte Erde
ausbreiten [Lorbacher et al., 2012]. Im Gegensatz dazu kénnen Anderungen des mittleren
Meeresspiegels infolge von Anderungen der Ozeantemperatur und des Salzgehalts durch
verdnderten Frischwasserzulauf einige Jahre dauern [Stammer, 2008].

Der Massenaustausch zwischen Ozean und Land, wie das Abschmelzen von Glet-
schern oder der Eisschilde, hat ein verdndertes Gravitationsfeld der Erde zur Folge.
AuBlerdem kommt es durch die Massenverlagerungen zu einer vertikalen Bewegung des
Ozeanbodens, sowie zu viskoelastischen Verformungen der Erde. Dabei &ndert sich der
Trigheitstensor der Erde und dadurch die Erdrotation [Adhikari and Ivins, 2016]. Alle
diese Effekte haben einen Einfluss auf den globalen und regionalen Meeresspiegelanstieg.

Um den Einfluss der Klimaerwdrmung auf den Meeresspiegelanstieg bestimmen zu
konnen, kommt erschwerend hinzu, dass auch andere Einfliisse vorhanden sind, wel-
che nicht in Zusammenhang mit der Klimaerwarmung stehen. Zum Beispiel dauert die
viskoelastische Verformung der Erde aufgrund des Schmelzens von Eismassen wihrend
der letzten Eiszeit bis heute an. Aufgrund dieser Massenverlagerung kommt es zu einer
langsamen Hebung des Meeresbodens und infolgedessen zu einer Verédnderung des Gra-
vitationsfeldes. Dieser Effekt ist unter der Bezeichnung postglaziale Landhebung, kurz
GIA, bekannt [Lambeck and Nakiboglu, 1984]. Postglaziale Landhebung beeinflusst die
Interpretation des Meeresspiegelanstiegs sowohl auf regionaler als auch globaler Ebene.

Wihrend die thermale Expansion und das Abschmelzen der Gletscher im 20. Jahr-
hundert einen Grofteil, ndmlich rund 75% des beobachteten Meeresspiegelanstiegs aus-
machten, nimmt seit den 1990er Jahren der Einfluss vom Abschmelzen der Eisschil-
de von Gronland und der Antarktis zu. Natiirliche und vom Menschen verursachte
Verdnderungen in Landwasserspeicher leisten nur einen kleinen Beitrag zum Meeresspie-
gelanstieg [Church et al., 2013]. Abbildung 2 zeigt eine Auflistung der GréBenordnung
verschiedener Effekte fiir das Klimamodell RCP 4.5.
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Abbildung 2: Einfluss verschiedener Effekte auf den globalen mittleren Meeresspiegelan-
stieg fiir das Szenario RCP4.5. Rechts ist der Bereich zwischen den 5% und
95% Quantile fiir das Jahr 2100 eingezeichnet. Daten von [Church et al.,
2013].

Abbildung 2 zeigt, dass die thermische Expansion den grofiten Einfluss auf den mitt-
leren globalen Meeresspiegelanstieg hat, gefolgt vom Abschmelzen der Gletscher.

Der Einfluss Gronlands und der Antarktis auf den Meeresspiegelanstieg kann auf un-
terschiedliche Effekte aufgeteilt werden. Die Oberflichen-Massenbilanz der Eisschilde
vergleicht dabei das Abschmelzen von vorhandener Masse mit dem Aufkommen neuer
Masse, grofiteils infolge von Schneefall.

Dabei gehen alle Studien davon aus, dass es fiir Gronland einen starken negativen
Trend geben wird. Fiir die Antarktis kommt man zu anderen Ergebnissen fiir die Ober-

flichen-Massenbilanz. Der Verlust von Masse infolge von Schmelze macht nur rund 1%
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des Massenzuwachs infolge Schneefalls aus. Der Grofiteil des Massenverlusts kommt
durch den Verlust von soliden Eismassen infolge von spontanen dynamischen Ereignissen
[Church et al., 2013]. Generell sind dabei die Unsicherheiten fiir die Antarktis grofer als
fiir Gronland.

Unter spontanen dynamischen Ereignissen werden Ereignisse verstanden, die durch
Verdnderungen der Stromungsgeschwindigkeit oder durch spontanen Massenabgabe ent-
stehen. Diese Effekte kdnnen zu einer gréfleren Massenverinderung als die Unausgegli-
chenheit zwischen Schmelze und Schneefall fithren. Beispiele fiir dynamische Effekte sind
das Eindringen von warmem Ozeanwasser unter die Eisdecke. Infolgedessen kann es zu
einer spontanen Reaktion des Gletschersystems kommen, bei dem ein grofier Massenver-
lust auftreten kann [IPCC: Annex III, 2013].

Tabelle 1 listet die Groflenordnung der Einflussfaktoren fiir den Beobachtungszeitraum
von 1993-2010 auf:

Tabelle 1: GroBenordnung der beobachteten Einflussfaktoren zwischen den Jahren 1993
und 2010 [Church et al., 2013]

[mm/Jahr]
Thermale Expansion 1.10£0.30
Gletscher ohne Gronland und Antarktis  0.76 +0.37
Gletscher in Gronland 0.10+0.03
Eisschild Grénland 0.33£0.08
Eisschild Antarktis 0.27+0.11
Landwasserspeicher 0.38£0.11
Summe Kryosphire 1.46 +0.40

2.2 Beobachtung

Seit Anfang des 18. Jahrhunderts gibt es Aufzeichnungen iiber die relative Meereshéhe
bezogen auf Kiistengebiete. Wihrend Aufzeichnungen frither nur punktuell anhand von
Pegelmessungen durchgefiihrt wurden, werden seit Anfang der 90er Jahre Satelliten-
altimeter-Missionen durchgefiihrt. Diese Missionen erlauben es, global die absolute Mee-
reshohe, bezogen auf das Geozentrum, zu bestimmen. Dies fithrt zu einer signifikanten

Verbesserung der Unsicherheiten fiir die Bestimmung des globalen Meeresspiegels.
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2.2.1 Pegelmessungen

Seit 1970 gibt es Aufzeichnungen von Ozeanpegeln. Anfangs nur an wenigen Stationen
in Europa nimmt ihre Zahl im spédten 18. Jahrhunderts langsam zu. Ab dem Ende des
18. Jahrhundert gibt es Stationen in Europa, Nordamerika, Australien und Neuseeland.
Pegelstationsmessungen messen den relativen Meeresspiegelanstieg, einen kombinierten
Effekt aus Anstieg des Volumens des umgebenden Ozeans und der vertikalen Lander-
hebung. Diese vertikale Landerhebung muss zur Bestimmung des Meeresspiegelanstiegs
korrigiert werden [Rhein et al., 2013]. Heute kann die vertikale Landhebung mit GPS-
Systemen direkt gemessen werden.

Das Bestimmen des globalen Meeresspiegels aus punktuellen Messungen an den Kiisten
ist aufgrund von der starken regionalen Variabilitit des Meeresspiegels kompliziert. Es
gibt verschiedene Ansétze zur Bestimmung eines globalen mittleren Meeresspiegels aus
Pegelmessungen. Abbildung 3 zeigt drei rekonstruierte Zeitserien, welche aus verschie-
denen Vorgehensweisen gewonnen wurden [Jevrejeva et al., 2008], [Church and White,
2011] und [Ray and Douglas, 2011].

T T T
—— Church and White [2011]
0l |=— Jevrejeva et al. [2008] .
— Ray and Douglas [2011]
= 10 |
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n
= =20\ :
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Abbildung 3: Geglitteter globaler mittlerer Meeresspiegelanstieg rekonstruiert aus Pe-
gelmessungen. Referenzpegel ist der mittlere Meeresspiegel von 1990 bis
2000. Daten: Rot von [Church and White, 2011]; Griin von [Jevrejeva et al.,
2008]; Blau von [Ray and Douglas, 2011]. Transparent ist die einfache Stan-

dardabweichung aufgetragen.
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Die verschiedenen Zeitserien in Abbildung 3 zeigen einen #dhnlichen Langzeittrend,
jedoch gibt es erkennbare mehrjdhrige Schwankungen. Zwischen den Jahren 1901 bis
2010 kam es laut diesen Modellen zu einem durchschnittlichen Meeresspiegelanstieg von
1.7 + 0.2 Millimeter pro Jahr.

2.2.2 Satellitenaltimetrie

Heute spielt die Satellitenaltimetrie eine entscheidende Rolle in der Beobachtung des
Meeresspiegels. Die Satellitenaltimetrie ist ein satellitengestiitztes Radar- oder Laser
System, welches in Nadirrichtung kurze frequenz-modulierte Impulse aussendet. Diese
Impulse werden an der Meeresoberflidche reflektiert, durch Wind und Wellen gestreut und
nach circa 5 ms von der Altimeterantenne am Satelliten wieder empfangen. Neben der
Bestimmung der Gestalt der Meeresoberfliche kann man direkt aus Altimetermessungen
Aufschluss iiber die signifikante Wellenhche und die Windgeschwindigkeit im Messge-
biet erhalten, welche routineméflig in Wettervorhersagen genutzt werden. Aus all diesen
Messungen kénnen zum Beispiel Oberflichenstrémungen der Ozeane, Schwereanomali-
en und globale Gezeitenmodelle abgeleitet werden. Auflerdem koénnen die entsandten
Signale nicht nur an der Meeresoberfliche, sondern auch an beliebigen glatten Flichen
reflektiert werden. Somit ist es moglich, durch Messungen auf mit Schnee und Eis be-
deckten Gebieten Riickschliisse {iber das Volumen kontinentaler Eismassen zu erhalten.
Aufgrund von Altimetermessungen ist heute die Meeresoberfliche genauer vermessen als
die Topographie der meisten Landgebiete.

Anfingliche Satellitenaltimetrie-Missionen in den 1970er und 1980er Jahren hatten
noch eine hohe Ungenauigkeit und nur eine kurze zeitliche Lebensdauer. Seit 1992 sind
durchgehend Zeitserien mehrerer Altimetermissionen vorhanden. Wichtig sind dabei zwei
Zeitserien, einerseits Missionen aus einer Kooperation von Centre national d’études spa-
tiales (CNES) mit National Aeronautics and Space Administration (NASA) und Missio-
nen der European Space Agency (ESA). Tabelle 2 und 3 listen einige bereits abge-
schlossene beziehungsweise gerade aktuelle Missionen auf. Besonders die Zeitserien von
TOPEX/Poseidon und den Nachfolgemissionen Jason-1 und Jason-2 sind wegen ihrer
hohen Genauigkeit fiir die heutige Meeresspiegelbeobachtung von grofler Bedeutung.
Damit die Zeitserie nicht endet, ist bereits eine Nachfolgemission, die Mission Jason-3
gestartet. Dabei bilden diese Missionen die léngste und genaueste durchgehende Zeitserie
von Altimeterbeobachtungen.

Bei der Planung der Bahnen von Satelliten-Altimetermissionen muss ein Abwégen
zwischen zeitlicher und rédumlicher Auflésung erfolgen. Fiir die Bestimmung von zeitva-

riablen Vorgidngen der Meeresoberfliche wie Gezeiten, Stromungen und Meeresspiegel-
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anstieg ist ein kurzer Wiederholzyklus von Vorteil. Hingegen ist fiir eine hochaufgeldste
Kartierung der Meeresoberfliche, wie sie in der Geophysik und Schwerefeldbestimmung
benétigt wird, ein dichtes Bahnspurmuster wichtig. Dabei ist es nicht méglich, sowohl ei-
ne hohe zeitliche wie auch rdumliche Auflésung gleichzeitig zu realisieren. Hinzu kommen
weitere Designkriterien, wie eine hohe Inklination zur Erfassung der polaren Eiskappen
und von Meereisgebieten. Um allen Anforderungen gerecht zu werden, dnderten einige

Missionen wihrend ihrer Betriebszeit die Bahnkonfiguration.

Tabelle 2: Ubersicht wichtiger Satellitenaltimetrie-Missionen von CNES/NASA

CNES/NASA Launch Missionsende mittlere Hohe [km] Inklination [°]
TOPEX /Poseidon  08/1992 01/2006 1336 66.00
Jason-1 01/2002 06/2013 1336 66.00
Jason-2 06,/2008 - 1336 66.00
Jason-3 01/2016 - 1336 66.00

Die Missionen TOPEX /Poseidon, sowie die Nachfolgemissionen Jason-1, Jason-2 und
Jason-3 fliegen mit derselben Bahnkonfiguration. Der Bodenspurabstand betriagt 311 Ki-
lometer mit einer sehr hohen zeitlichen Auflésung. Der Wiederholzyklus der Messungen
liegt knapp unter 10 Tagen. Problematisch ist, dass aufgrund der Inklination nur Mes-
sungen bis £66° Breite durchgefiihrt werden kénnen. Somit werden die Meereshchen in
polaren Regionen nicht erfasst. Dafiir zeichnen sich diese Missionen durch eine sehr hohe

Genauigkeit von rund einem Zentimeter aus.

Tabelle 3: Ubersicht wichtiger Satellitenaltimetrie-Missionen der ESA

ESA Launch Missionsende mittlere Hohe [km| Inklination [°]
ERS-1 07/1991 03/2000 785 98.52
ERS-2 04/1995 07/2011 785 98.52
Envisat 03/2002 04/2012 785 98.52
CryoSat-2 04/2010 - 717 92.00
Sentinel-3  02/2016 - 812 98.65

Der Bodenspurabstand der Missionen ERS-1, ERS-2 und Envisat lag bei 80 Kilo-
metern mit einer Wiederholzeit von 35 Tagen. Die Breitenabdeckung lag bei £81.48°.

Zuséatzlich flog der Satellit ERS-1 zeitweise mit einer hoheren zeitlichen Auflésung von

13
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3-Tage Wiederholzyklus was einen Bodenspurabstand von 933 Kilometern zur Folge hat.
Auflerdem gab es eine Missionsphase, in der eine hohere raumliche Auflésung mit 16 Ki-
lometern Bodenspurabstand und einem Wiederholzyklus von 168 Tagen geflogen wurde.
Die Genauigkeit dieser Mission ist etwas schlechter als die der TOPEX /Poseidon und
Jason Missionen.

CryoSat-2 fliegt mit einem Wiederholzyklus von 369 Tagen und einem Bodenspurab-
stand von 7.5 Kilometern. Die Breitenabdeckung betrigt +88°, um die Dicke von Land
und Meereis, sowie das Abschmelzen der polaren Eiskappen beobachten zu kénnen.

Abbildung 4 zeigt den mittleren Meeresspiegelanstieg in den letzten Jahren, welcher
aus Satellitenaltimetrie-Daten berechnet wurde. Die Daten sind von den periodischen Ge-
zeiteneffekten befreit, aulerdem wurden sie vom Einfluss der postglazialen Landhebung
korrigiert [Nerem et al., 2010]. Der mittlere Anstieg des Meeresspiegels liegt demnach bei
3.3+ 0.4 mm/Jahr. Es ist sehr wahrscheinlich, dass die Geschwindigkeit des Meeresspie-
gelanstiegs in den letzten Jahren zugenommen hat. Man geht davon aus, dass der Anstieg
zwischen 1993 und 2010 bei 3.2 mm pro Jahr lag [IPCC, 2014]. Seit dem Jahr 2005 liegt
der Trend bei 3.7 mm pro Jahr [Nerem et al., 2010]. Eine Abschétzung um wie viel die
Geschwindigkeit des Meeresspiegelanstiegs zunimmt, ist derzeit aus Satellitenaltimetrie-
Daten noch nicht méglich, da die Léange der Zeitserie dafiir noch nicht ausreicht. Proble-
matisch sind mehr-jéhrliche Schwankungen der Meeresoberfliche aufgrund von El Nifio
und La Nina [Nerem et al., 2010].
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Abbildung 4: Meerespiegelanstieg beobachtet durch Satellitenaltimetrie-Missionen [Ne-
rem et al., 2010]
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Abbildung 5 zeigt eine kombinierte Darstellung der Anderung des mittleren Meeres-
spiegels aus Pegel- und Satellitenaltimeter Beobachtungen, aus Abbildung 3 und 4 mit
den Daten der Préadiktion aus Klimamodellen aus Abbildung 1. Gut zu erkennen ist
der bereits mehrmals erwéhnte Anstieg der Geschwindigkeit und die erst vergleichswei-
se kurze Beobachtungsperiode mittels Satellitenaltimetrie, welche die Pradiktion von

Geschwindigkeitsdnderungen aus Altimeter-Daten schwierig macht.
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Abbildung 5: Kombinierte Darstellung der Meeresspiegelanstiege aus Klimamodellen
(Abbildung 1), Pegelbeobachtungen (Abbildung 3) und Satellitenaltime-
trie (Abbildung 4). Beachte, dass fiir Pegelmessungen transparent die ein-
fache Standardabweichung, fiir Klimamodelle RCP2.6 und RCP8.5 trans-

parent der Bereich zwischen dem 5 und 95% Quantil eingezeichnet ist.
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2.3 Einfluss Kryosphare

Die Kryosphire spielt durch ihren Einfluss auf den Oberflichenenergiehaushalt der Erde,
den weltweiten Wasserkreislauf oder den Oberflichengasaustausch eine besonders wich-
tige Rolle fiir das weltweite Klima sowie den globalen mittleren Meeresspiegel der Erde
[Vaughan et al., 2013a].

Unter Kryosphére versteht man die Gesamtheit des fest vorkommenden Wassers, also
Schnee, Eis und gefrorener Boden auf oder unter der Oberfliche der Erde oder der
Ozeane. Dabei ist das meiste Eis in den Eisschilden von der Antarktis und Grénland
gespeichert. Die Masse der Eisschilde der Antarktis ist dabei ungefihr achtmal grofler
als die von Gronland. Geschmolzen wiirde er einen dquivalenten Meeresspiegelanstieg
(Sea Level Equivalent) (SLE) um 58.3 Metern bewirken, fiir den Eisschild in Grénland
wéren es 7.36 Meter. Zum Vergleich kommt die Gesamtheit aller Gletscher auf rund
41 Zentimeter, terrestrischer Permafrost auf 2-10 Zentimeter und der jéhrliche variable
Schneefall je nach Jahr auf nur 1 bis 10 Millimeter SLE. Dabei ist die Lebensdauer
der verschiedenen Komponenten sehr unterschiedlich. Wihrend See- oder Flusseis sowie
Schneefall in den mittleren Breiten meist in der Zeit bis zum Sommer schmilzt, geht
man davon aus, dass der Eisschild auf der Ostantarktis bereits seit 14 Millionen Jahren
stabil ist [Barrett, 2013]. Dabei reagieren alle Teile der Kryosphére sehr sensitiv auf
Anderungen der Lufttemperatur, des Niederschlages und dadurch auf Klimasinderungen.

Anderungen der Kryosphire wiederum haben ebenfalls weitreichende Folgen fiir die
Erde und die Menschen. Gletscher und Eisschilde bilden eine Schliisselrolle fiir den glo-
balen Meeresspiegelanstieg wie in dieser Arbeit verdeutlicht wird. Auflerdem kann der
rapide Verlust von Eismassen der Gletscher und Eisschilde globale Meeresstromungen
sowie marine Okosysteme verindern. Der Verlust von Gletschern nahe bewohnter Gebie-
te hat eine direkte Auswirkung auf die Wasserspeicher und den Tourismus der Region.
Vielmehr wird ein Riickgang der Schneebedeckung und des Meereises den Effekt der glo-
balen Erwiarmung aufgrund von Eis-Albedo Effekten verstérken. Durch den Riickgang
von eisreichen Permafrostboden kommt es zu einem Freisetzen von groflen Mengen an
Methan und somit zu einer wesentlichen Erhohung der Treibhausgase [Ciais et al., 2013].

Eine genaue Beobachtung der Kryosphére ist deshalb von immenser Bedeutung fiir das
Verstidndnis der Erde. Im Folgenden werden Beobachtungsmethoden und Ergebnisse fiir
Eisschilde und Gletscher kurz besprochen. Eine ausfiihrliche Behandlung dieses Themas
findet man im IPCC Report 2013, WG1, Kapitel 4 [Vaughan et al., 2013a].
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2.3.1 Eisschilde

Unter einem Eisschild oder Inlandeis versteht man ein grofies mit Eis bedecktes Gebiet.
Es gibt zwei grofie Eisschilde, den gronlédndischen Eisschild und den antarktischen Eis-
schild. Der gronléndische Eisschild bedeckt rund 1.71 Millionen Quadratkilometer mit
einem Gesamtvolumen von 2.85 Millionen Kubikkilometern [Bamber, 2001]. Der antark-
tische Eisschild erstreckt sich iiber eine Flidche von 14 Millionen Quadratkilometern mit
einem Volumen von 27 Millionen Kubikkilometern Eis [Fretwell et al., 2013]. Zur Beob-
achtung von Massendnderungen fiir die beiden Eisschilde in Grénland und der Antarktis
gibt es im Wesentlichen drei unterschiedliche Methoden mit unterschiedlichen Stérken

und Schwéchen, welche von mehreren Forschungsgruppen durchgefiithrt werden:

e Massenbilanz: Dabei wird die Differenz zwischen Massenzufluss und Massenverlust
berechnet. Massengewinn erfolgt meist durch Schneefall oder Niederschlag. Mas-
senverlust tritt infolge von Schmelzen und Verdunstung auf. Gestiitzt werden diese
Modelle oft mit in situ Messungen von meteorologischen Daten und Referenzmes-

sungen.

e Altimetrie: wiederholte Altimetrie erlaubt die Messung von Oberflichenhchenén-
derungen der Eisflichen. Sowohl klassische Radar- wie auch neuere Laser-Altimeter
werden verwendet. Dabei treten sowohl fiir Radar- als auch fiir Lasermessungen
einige Schwierigkeiten auf. Bei frithen Radarmessungen traf der Impuls auf eine
grofle Fliche von 20 Kilometern Durchmesser, dem so genannten Footprint, auf.
Auflerdem dringt das Signal je nach Zusammensetzung des Schnees in den Unter-
grund ein. Beide Effekte machen die Interpretation der Daten schwierig. Fiir Laser
Altimetrie ist der Footprint viel kleiner, er liegt fiir lugzeuggestiitzte Aufnahmen
bei einem Meter, fiir Satelliten bei 60 Meter. Auch tritt kein Eindringen des Si-
gnals in den Boden auf. Dafiir sind Messungen an bewolkten Tagen nicht moglich
und die Genauigkeit wird durch die Atmosphire stéirker beeinflusst. Um aus den
Oberflichenhdhenédnderungen auf Massendnderungen zu schlieflen, ist Information

iiber die Dichte der Schnee- und Eismassen nétig.

e Zeitliche Verdnderungen im Gravitationsfeld der Erde: Seit 2002 misst die GRACE
Mission das Gravitationsfeld der Erde. Aus diesen Daten lassen sich iiber mo-
natliche Losungen Anderungen des Schwerefeldes bestimmen. Diese Anderungen
konnen direkt in Massenédnderungen umgerechnet werden. Dabei liegt die rdumliche
Auflésung der Daten bei 300 Kilometern. Dabei variieren besonders Ergebnisse

fritherer Studien voneinander, einerseits aufgrund der zeitvariablen Natur des Si-

17



2.3 FEinfluss Kryosphére 2 MEERESSPIEGELANSTIEG

gnals, andererseits aber auch aufgrund von unterschiedlicher Prozessierung der
Rohdaten und der abgeleiteten Massenénderungen sowie Kontamination der Da-
ten infolge von GIA oder Massendnderungen aulerhalb der Eisschilde wie Grund-
wasserspeicher und Ozeanstromungen [Vaughan et al., 2013a]. Kombiniert werden
diese Messungen mit Globalen Navigationssatellitensystemen (Global Navigation
Satellite Systems) GNSS, welche die Hebung der Landmassen infolge der Massen-

verluste bestimmen.

Fiir Gronland zeigen Ergebnisse zwischen Altimetriemessungen, Massenbilanzmodel-
len und GRACE Messungen Ubereinstimmung. Dabei hat der Eisschild Grénlands seit
den letzten zwei Jahrzehnten Masse verloren. Auflerdem nimmt die Geschwindigkeit des
Verlusts zu [Velicogna, 2009]. Die Werte der Massenverluste sind in Tabelle 4 aufgelistet.
Bis 2005 war der grofite Massenverlust im Stidosten Grénlands, wobei sich das Maximum
nach 2007 Richtung Westen verlagert, vergleiche Kapitel 5.1.1.

Fiir die Antarktis zeigen Messungen, dass besonders in Teilen der Westantarktis Mas-
sen verloren gehen. Fiir andere Gebiete herrschen grofie Unsicherheiten in Messungen
von GRACE mit GNSS Daten. Grund dafiir ist einerseits, dass der GIA Einfluss bei der
Antarktis weniger genau bekannt ist und weil ein Grofiteil des Massenverlusts auf spon-
tane dynamische Effekte, wie das spontane Abbrechen grofier Eismassen, riickgefiihrt
werden kann, vergleiche Abbildung 2. Die Massenverluste der Antarktis sind ebenfalls
in Tabelle 4 aufgelistet. Kapitel 5.1.2 geht genauer auf die rdumliche Verteilung der
Massenverluste ein.

In Summe sind {iber beide Eisschilde im Zeitraum von 1992 bis 2011 4260 + 1200
Gigatonnen an Eismasse verloren gegangen. Das entspricht einem SLE von 11.7 4+ 3.3

Millimeter.

Tabelle 4: Massenverluste der Eisschilde inklusive Gletscherregionen, gemittelt aus 14
Studien fiir Gronland und 10 Studien fiir die Antarktis [Vaughan et al., 2013a].

Gronland Antarktis

Periode Gt/Jahr mm/Jahr SLE Gt/Jahr mm/Jahr SLE

1993-2010 —121£27 0.63£0.17 —97+£38 0.41 +0.20
2005-2010 —229 +£60 0.33+£0.08 —147+£73 0.27£0.11
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2.3.2 Gletscher

Unter Gletscher versteht man alle Fliachen, die das ganze Jahr hindurch von Eis be-
deckt sind und sich nicht im Gebiet der Eisschilde von Grénland und der Antarktis
befinden. Die genaue Anzahl an Gletschern ist nicht exakt bekannt. Speziell die Tren-
nung zwischen den Eisschilden und Gletschern ist schwierig. Fiir Gronland gibt es einen
detaillierten Gletscherkatalog [Rastner et al., 2012], fiir die Antarktis ist eine saubere
Trennung zwischen Gletscher und Eisschilde, speziell im Landinneren, noch nicht vor-
handen. Insgesamt geht man von rund 170.000 Gletschern aus, die eine Fléche von rund
730.000 km? bedecken, vergleiche Tabelle 5. Das ist in etwa die gemeinsame Fliche von
Deutschland, Polen und der Tschechischen Republik. Dabei liegen die meisten Gletscher
in den Regionen der Antarktis, Kanada, der Himalaya Region, sowie in Alaska und
Gronland. Abbildung 6 visualisiert die Standorte und Grofie der Gletschergebiete.

Mass Budget
[Gtyr']

Abbildung 6: Ubersicht iiber die Verteilung von Gletschern. Gelbe Flichen zeigen ver-
groflert die Standorte von Gletschern. Rote Kreise zeigen das Massenbud-
get zwischen 2003 und 2009 in Gigatonnen pro Jahr. Die orangen Rin-
ge zeigen den 95% Konfidenzbereich fiir den Massenverlust. Die blassen
griinen und blauen Kreise zeigen die Grofle von Gletscherflichen fiir jede
Region. Der Fliachenanteil von Gletschern, die in den Ozean ragen, ist blau
dargestellt. [Gardner et al., 2013].
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Insgesamt liegen fiir diese groe Menge an Gletschern nur sehr wenige detaillierte Mes-
sungen iiber die Dicke der Gletscher vor, die zum Kalibrieren von Modellen fiir die Be-
stimmung der globalen Gletschervolumen verwendet werden. Dadurch entstehen gréfiere
Ungenauigkeiten bei der Bestimmung des gesamten Gletschervolumens, wahrscheinlich
liegt es zwischen 114.000 und 192.000 Gigatonnen, was 31,4 und 52,9 Millimeter SLE
entspricht.

Zur Beobachtung von Gletschern wurden viele verschiedene Methoden entwickelt. Man

unterschiedet dabei Beobachtungen von:

e Lingendnderungen: Insgesamt werden rund 500 Gletscher weltweit meist jahrlich
gemessen. Dabei werden GNSS, Luftbildaufnahmen oder Satellitenbilder verwen-
det, um Léngenanderungen festzustellen. Es kommen aber auch historische Quel-
len wie Bilder zum Einsatz, um fiir einzelne Gletscher Léngenénderungen iiber
Zeitraume von bis zu 3000 Jahren zu rekonstruieren [Holzhauser et al., 2005]. Dabei
wird ein iiber fast alle Gletscher sehr homogener Riickgang der Liange beobachtet.
Fiir Gletscher in mittleren Breiten liegt der jédhrliche Riickgang durchschnittlich
zwischen 5 und 20 Metern, es gibt aber auch Ausreifler wo ein durchschnittlicher

jahrlicher Riickgang von bis zu 125 Metern beobachtet wird.

e Flichendnderungen: Mit Hilfe von Satellitenbildern werden Flidcheninderungen
von einigen Tausend Gletschern beobachtet, deren Anzahl stetig steigt. Da sa-
tellitenbasierte Aufnahmen erst seit rund 40 Jahren verfiighar sind, werden auch
Luftbildaufnahmen und alte Karten zum Vergleich verwendet. Dabei zeigt sich,
dass fiir alle Regionen die Flidche an Gletschern stetig abnimmt und die Geschwin-
digkeit des Riickgangs in den letzten Jahren zugenommen hat [Vaughan et al.,
2013b].

e Volumen-/Massenénderungen: Es gibt verschiedene Methoden zur Bestimmung
von Massendnderungen fiir Gletscher. Traditionell wird die jahrliche Oberflichenmassenbilanz
aus wiederholten Schneedichtemessungen und Messungen der Zusammensetzung
von Schnee und Eis entlang von Bohrprofilen bestimmt. Diese aufwéndige Me-
thode findet jedoch nur in wenigen gut zugénglichen Gletschern statt. Eine zwei-
te Methode ist die Messung von Anderungen der Oberflichenhhen. Die Infor-
mation kommt aus dem Vergleich von digitalen Gelindemodellen aus Flugzeug-
oder Satellitenaltimetrie. Dabei ist das Problem die Umrechnung von Volumen
zu Massendnderung, da dafiir Dichteinformationen benétigt werden, die vor Ort
gesammelt werden miissen. Eine dritte Methode zur Bestimmung der Gesamt-

massenénderung ist die Messung des Erdschwerefeldes mit Satellitenmissionen wie
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GRACE. Problem hierbei ist einerseits die grobe Auflésung von rund 300 Kilo-
metern und die Trennung der Massenédnderung von Gletschern und Grundwasser-
speicherung sowie GIA [Gardner et al., 2013]. Eine vierte Methode basiert auf
mathematischen Modellen, die entweder Langen- oder Flichendnderungen in Mas-
senénderungen umrechnen, oder Zeitserien von meteorologischen Daten zur Si-
mulation nutzen. Beim Vergleich der Ergebnisse unterschiedlicher Methoden zeigt
sich, dass es eine Ubereinstimmung zwischen Messungen von GRACE und Al-
timetrie in Bereichen mit grofler Eisbedeckung gibt. In Regionen mit geringerer
Eisbedeckung unterschieden sich die Ergebnisse stiarker. Dies zeigt, dass GRACE
Messungen nicht fiir kleine Gletscher verwendet werden kénnen [Gardner et al.,
2013].

Tabelle 5 listet die Massentrends der Gletscher, eingeteilt in 19 Regionen, auf. Insgesamt
gingen in diesem Zeitraum 259 Gigatonnen an Eismasse verloren. Dabei entfallen 80%
auf die Regionen der Kanadischen Arktis, Alaska, Gronland, den siidlichen Anden und
dem Himalaya. Die Antarktis und Sub-Antarktis sind fast im Gleichgewicht, was daraus
folgt, dass in Teilen der Antarktis ein Massenverlust, in anderen Teilen jedoch eine

Massenzunahme stattfindet, vergleiche Kapitel 5.1.2.

Tabelle 5: Fliache der Gletscherregionen und ihre Massentrends zwischen 2003 und 2009

Region km?  Gt/Jahr
1 Alaska 87100 —50+17
2 West Kanada 14600 —14+3
3 Kanadische Arktis (Nord) 104900  —33+4
4 Kanadische Arktis (Siid) 40900  —27+4
5 Gronland 89700 —38%+7
6 Island 11100 —10+2
7 Spitzbergen 34000 —5=£2
8 Skandinavien 2900 —240
9 Russische Arktis 51600 —11+4
10 Nord Asien 3400 —241
11 Zentral Europa 2100 —24£0
12 Mittlerer Westen 1100 —1+0
13-15 Himalaya Region 118200 —26+12
16 Nordliche Anden 4100 —44+1
17  Siidliche Anden 29400 —294+10
18 Neuseeland 1200 0+1
19 Antarktis / Sub-Antarktis 133200 —6+10

Gesamt 21 729400 —259+28




3 GRAVITATIONSFELD DER ERDE

3 Gravitationsfeld der Erde

Dieses Kapitel gibt einen kurzen Einblick iiber die Theorie des Erdschwerefeldes, wobei
nur auf die in dieser Arbeit benéttigten Teile eingegangen wird. Dabei folgt der Aufbau
am Beginn einer Publikation von Barthelemes [2013]. Fiir eine ausfiihrlichere Behandlung
dieses Themas sei auf entsprechende Fachliteratur wie [Blakely, 1996] oder [Hofmann-
Wellenhof and Moritz, 2005] verwiesen.

Der Ursprung in der Modellierung des Gravitationsfeldes der Erde liegt im Newton-
schen Gravitationsgesetz. Das Potential W, eines Korpers mit der Dichte p ldsst sich in

kartesischen Koordinaten mit dem Integral

(z,y, 2 G/// NG (”Cy kA yz)) e z/)2dx’dy’dz’ (3.1)

iiber das Volumen €2 der Masse bestimmen. Dabei bezeichnet G die Gravitationskonstan-

te mit G = 6.672 x 107! [m3 kg ™! S_Q]. Die Gravitationskonstante ist eine universelle
Konstante, welche unabhéngig von der stofflichen Zusammensetzung der Massen ist. Thr
Wert hingt allein von unserem willkiirlichen Mafisystem ab.

Geht /(z —2/)2+ (y — y')2 + (2 — 2/)2 — oo verhiilt sich das Potential W, wie das

Potential einer Punktmasse, welche im Massenschwerpunkt liegt und deren Masse der

Gesamtmasse des Korpers entspricht. Es kann gezeigt werden, dass W, innerhalb der

Masse die Poissonsche Gleichung
AW, = —4nGp (3.2)

erfiillt. Dabei bezeichnet A den Differentialoperator 2. Stufe, genannt Laplace Operator.
Mit der Abkiirzung Nabla V fiir den Differenzoperator 1. Stufe ergibt sich der Laplace
Operator folgendermafien A =V - V.

Auflerhalb der Masse erfiillt das Potential W, die Laplace Gleichung.

AW, =0 (3.3)

Infolge dessen handelt es sich bei W, um eine harmonische Funktion fiir den Auflenraum
[Blakely, 1996].

Auf einer rotierenden Erde tritt zusétzlich zur Anziehungskraft auch die Zentrifugal-
kraft auf, welche durch ihr Zentrifugalpotential ® beschrieben werden kann,

1
O(x,y,2) = §w2d§ (3.4)
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3 GRAVITATIONSFELD DER ERDE

wobei w die Winkelgeschwindigkeit der Erdrotation ist und d, = \/m die Distanz
zur Rotationsachse, die z-Achse, beschreibt. Somit ergibt sich das Schwerefeld der Erde
W in einem erdfesten Bezugssystem als die Summe des Anziehungspotentials und des
Zentrifugalpotentials.

Wiz, y,2) = Wa(z,y,2) + ¢(x, y, 2) (3.5)

Dabei macht das Zentrifugalpotential nur etwa 1/300 der Gravitationsbeschleunigung
aus.
Der zugehorige Kraftvektor, der auf die Einheitsmasse wirkt, wird Schwerebeschleu-

nigungsvektor § genannt. Man berechnet ihn iiber den Gradienten des Potentials.
g=VW (3.6)
Der Betrag des Schwerebeschleunigungsvektors ist die Schwerebeschleunigung g.

9 =19 (3.7)

Potentiale kénnen durch ihre Niveau- oder Aquipotentialfliichen beschrieben werden.
Aus der Theorie von harmonischen Funktionen ist bekannt, dass die Kenntnis einer
Aquipotentialfliche geniigt, um die gesamte harmonische Funktion auBerhalb der Fliche
zu beschreiben.

Das bedeutet, dass die Dichteverteilung im Erdinneren nicht benétigt wird. Fiir die
Erde ist das Geoid als eine solche ausgezeichnete Aquipotentialfliche von besonderer
Bedeutung. Aus allen Aquipotentialflichen ist das Geoid jene, die im Mittel mit der
Meeresoberfliche, genauer der Meeresoberfliche, welche sich im statischen Gleichgewicht
befindet, zusammenfillt, wobei man sich ihre Ausdehnung unter den Kontinenten hin-
durch fortgesetzt vorstellt [Hofmann-Wellenhof and Moritz, 2005].

Da das Geoid eine Niveaufliache ist, steht in jedem Punkt die Schwerebeschleunigung
lotrecht auf das Geoid. Jedoch ist der Betrag der Schwerebeschleunigung nicht notwen-
digerweise gleich. Um das Geoid im Raum zu definieren, muss der korrekte Wert W fiir

das Potential W gewéhlt werden.
W(z,y,z) = Wy = konstant (3.8)

Ublicherweise splittet man das Erdschwerefeld W in ein Normalschwerefeld U und ein
Storpotential T auf
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Dabei wird ein Rotationsellipsoid als Niveaufliche Uy des Normalschwerefeldes U ange-
nommen U(x,y,z) = Up. Dieses Niveauellipsoid soll die Normalfigur des Geoids sein,
welches selbst eine Niveaufliche des tatsidchlichen Schwerefeldes ist. Wesentlich ist, dass
durch die Vorgabe der Gesamtmasse E und durch das Ellipsoid als Normalfliche das
Normalpotential U vollstdndig beschrieben ist. Die grofie Halbachse des Niveauellipso-
ids wird derart gewéhlt, dass das Integral der Normalabstdnde zwischen Ellipsoid und
Geoid verschwindet. Somit hat das Niveauellipsoid dasselbe Volumen wie das Geoid und
dasselbe Potential Wy = Uy, wobei das Potential Wy im tatséichlichen Schwerefeld und
das Potential Uy im theoretischen Schwerefeld des Niveauellipsoides festgelegt wird.
Das Niveauellipsoid wird dabei iiber folgende Grofien definiert [Moritz, 1980].

Aquatorradius a 6378137  [m]
geozentrische Gravitationskonstante GE  3.986005 - 101 [m® s72]
dynamischer Formfaktor Ja 108263 - 108
Winkelgeschwindigkeit w  7.292115-107° [rad s']

Aus dem dynamischen Formfaktor lidsst sich die Abplattung des Ellipsoides riickrechnen.

Es ist vorteilhaft, Ellipsoidkoordinaten (h, A, ¢) zur Beschreibung der Potentiale zu
verwenden, wobei die Hohe des Ellipsoides U(h = 0) = Uy = W, als Referenz dient.
Somit beschreibt h die Hohe iiber dem Ellipsoid, welche entlang der Ellipsoidnormalen
gemessen wird. A ist die ellipsoidische Lange und ¢ die ellipsoidische Breite.

Der Gradient des Normalpotentials nennt man den Normalschwerevektor 7.
VU =% (3.10)

Der Betrag des Normalschwerevektors v ist die Normalschwere «, welche sich am Ni-
veauellipsoid iiber die Formel von Somigliana berechnen l&sst.
2 i 02
Ya@ cOs* @ + Ypbsin“ ¢

= |VU(h =0,¢)| = 3.11
10) = VU= 0.9)] = BEZ TS (3.11)

Dabei sind v, und v, Konstanten, v, = 9.7803267715 [m/s?] ist die Normalschwe-
re am Aquator und 7, = 9.8321863685 [m/s?] die Normalschwere an den Polen. Die
Abkiirzungen a und b stehen fiir die Halbachsen des Ellipsoides.

Da das Niveauellipsoid rotationssymmetrisch ist und somit nicht von der L&nge A

abhéngt, kann man Gleichung (3.9) folgendermaflen schreiben:

W(h,\,¢) =U(h,¢) +T(h, X, ) (3.12)
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Das Geoid ist in ellipsoidischen Koordinaten die Aquipotentialfliche fiir die gilt
W(h=N(\¢),\¢)=Uh=0,¢)=1U (3.13)

wobei N (), ¢) die Représentation des Geoids, ausgedriickt als Hohen, bezogen auf das
Niveauellipsoid U = Uy ist. Man nennt N die Geoidundulation, welche die Hohe der
Oberfliiche des Geoids beziiglich des Niveauellipsoides beschreibt. Sie kann aus dem
wichtigen Theorem von Bruns berechnet werden. Man versteht darunter den Vergleich

der wahren Niveaufliche W = W mit dem Niveauellipsoid desselben Potentialwertes.

Q

N (3.14)
Dabei stehen Tp fiir den Wert des Storpotentials am Geoid und g fiir den Wert der
Normalschwere am Ellipsoid. Das Storpotential Tp ist bestimmend fiir die Hebung und
Senkung des Geoids, da der Wert der theoretischen Schwere nur um 0.5% iiber die
gesamte Erde variiert.

Abbildung 7 visualisiert das Geoid durch ihre Geoidundulation N.

-100 -80 -60 -40 -20 0 20 40 60 80

Abbildung 7: Visualisierung des Geoids durch Geoidundulation N
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Somit kann die Hohe eines Punktes beziiglich zweier Referenzflichen, dem Geoid und
dem Niveauellipsoid beschrieben werden. Bezeichnet man die Hohe iiber dem Geoid mit

H und die Hohe tiber dem Ellipsoid mit h; gilt folgender Zusammenhang
he(A,¢) = N(A, @) + H(A, ¢) (3.15)

Gleich wie das Schwerefeld W besteht auch das Normalpotential U aus einem Anzie-

hungspotential U, und einem Fliehkraftpotential ®.
U=U,+ 9 (3.16)

Daraus folgt, dass fiir das Storpotential keine Fliehkraftkomponente mehr vorhanden ist

und es auflerhalb der Masse harmonisch ist.
T(hy)‘) ¢) = Wa(h7 )‘7 d)) - Ua(h7 d)) (317)

3.1 Kugelflachenfunktionen

Die Kugelfunktionen spielen eine iiberragende Rolle in der Geodésie zur Darstellung des
Schwerefeldes der Erde. Dabei werden orthogonale harmonische Polynome P, (x,y, z)
gesucht, welche homogen in den Variablen z,y, z sind und die Laplace Gleichung (3.3)
erfiillen, fiir die also gilt:

o*p, 0*P, O*P,

AP, (z,y,2) = - 1
(z,y,2) 922 + 3y + 5.2 0 (3.18)

Homogen bedeutet, dass wenn man bei einer Funktion von beliebig vielen Elementen
alle Elemente mit einem konstanten Faktor k multipliziert, sich die Funktion mit k"

multipliziert. Dabei bezeichnet n den Grad der Homogenitét in den Verdnderlichen.
P, (kx,ky, kz) = k" P,(x,y, 2) (3.19)

Diese Funktionen sollen als Bausteine dienen, um durch Linearkombination wesentlich
kompliziertere harmonische Funktionen V' zu approximieren.

Man transformiert das Problem auf Kugelkoordinaten mit der Poldistanz .

sin ¥ cos A
=7 | sin?sin A (3.20)

cos v

ISINSI
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Somit ergeben sich unter Beriicksichtigung von Gleichung (3.19) neue Polynome mit den

Argumenten (7,9, \),
P,(z,y,z) =r"Py(sinv cos A, sin?sin A, cosv) (3.21)

welche raumliche Kugelfunktionen genannt werden. Betrachtet man diese Polynome auf
der Einheitskugel mit » = 1 spricht man von Kugelflichenfunktionen, kurz Laplacesche
Ypsilon Y, (9, A).

P, (sinv cos A, sindsin A, cos?) = Y, (9, \) (3.22)

Zur Bestimmung der Laplaceschen Ypsilons muss man sie in die Laplacesche Differen-
tialgleichung (3.3) einsetzen und anschliefend 16sen. Dazu ist es nétig, den zu untersu-
chenden Ausdruck AV(z,y,z) auf Kugelkoordinaten zu transformieren AV (z,y,z) —
AV (r,9,\), woraus sich die Laplace Gleichung in sphérischen Koordinaten ergibt

0%V ov 0V oV 1 0%V
2 2 — _— = 2
T T 0v9? oot v * sin? 9 OA2 0 (3:23)
welche mittels Separationsansatz
V(r,0,A) = f(r) - Yn(9,)) (3.24)

gelost werden kann. Fiir eine ausfiihrliche Losung dieser und der folgenden Gleichungen
ist auf entsprechende Fachliteratur wie [Blakely, 1996] verwiesen. Daraus folgen fiir die

Funktion f(r) die folgenden zwei unabhingigen Losungen:

fi(r)=7" und fao(r) = Tn1+1 (3.25)

Fiir uns ist nur der zweite Fall fo(r) von Interesse, da dieser fiir den Auflenraum mit
r > 1 konvergiert, wohingegen f1(r) fiir 7 > 1 divergiert. Kennt man von einer linearen
Differentialgleichung mehrere partikuldre Losungen, so sind auch Linearkombinationen
von Partikulédrlosungen eine Losung der Differentialgleichung und es gilt:
oo oo
Yo (9, A
V(r,0,2) => r"Y,(9,)) und V(r,9,))=>_ Z(nﬂ) (3.26)
n=0 n=0
Fiir die Laplaceschen Ypsilons Y;,(9, A) ergeben sich nach neuerlichem Separationsan-
satz
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die beiden unabhéngigen Losungen der Funktion h(A), ndmlich hq(A) = cos(mA) und
ha(A) = sin(mA). Fiir die Funktion g(¢) ergeben sich unter anderem die zugeordneten
Legendreschen Funktionen P, (cos ) als Losung.

Da, wie bereits erwédhnt, eine Linearkombination aus Partikulédrlosungen einer Dif-
ferentialgleichung wieder eine Losung der Differentialgleichung ist, hat die allgemeine
Losung von Y, (9, \) die Gestalt:

Yo (9, \) = . [Apm Prm (cos ) cos(m) + By Prm (cos 9) sin(mA)] (3.28)

m=0
Dabei nennt man die Koeffizienten der Linearkombination A,,, und B, die Stokes-
Koeffizienten. n nennt man den Grad und m die Ordnung. In den Stokes-Koeffizienten
steckt die Massenverteilung der Erde.
Somit ergibt sich durch Einsetzen der Losung von (3.28) und der zweiten Losung von
(3.25) in (3.24) die Entwicklung einer harmonischen Funktion V' nach Kugelfunktionen

als

o 1 n
V(iro, ) =>_ 1 D [Anm Pam(c0s 9) co8(mA) + B P (cos ) sin(m)] -~ (3.29)
n=0

m=0

wobei es vorteilhaft ist folgende Abkiirzungen zu verwenden

Crum (9, )\i } = Ppm(cosd) { cos(m) (3.30)

sin(mA)

wodurch sich Gleichung (3.28) und (3.29) kompakter umschreiben lassen zu

n

Yo (@, A) =) [ApmCrm (9, A) + B Snm (9, )] (3.31)
m=0
V(r, 9, ) = i Tn% Zn: [ Conms (9, ) + Brom S (9, )] (3.32)
n=0 m=0

3.2 Legendre Funktionen

Die zugeordneten Legendre Funktionen P, (cos ) berechnen sich nach Substitution von

cos ¥ — t mit folgender Formel:

1 dn+m

= onp)

Prm(t) (1- tZ)m/zw(tQ - 1" (3.33)
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Eine Sonderstellung nehmen die Félle m = 0 ein. Dadurch vereinfacht sich Formel (3.33)
zur Formel von Rodrigues
1 da»

= Gt @(R — 1" (3.34)

Po(t)

mit welcher sich die Legendreschen Polynome berechnen lassen. Ublicherweise wird dabei
der Index m = 0 weggelassen.

Im Folgenden werden die ersten 5 Legendre Polynome mit dem Argument (¢) aufge-
listet.

Po(t) =1 3.35
Pi(t) =t (3.36)
Po(t) = %(3# _1) (3.37)
Ps(t) = %(55’ — 3t) (3.38)
Py(t) = %(35754 —30t2 4 3) (3.39)

Abbildung 8 zeigt sie mit dem in der Geodiisie verwendeten Argument (cos ). Abbildung
9 zeigt die zugeordneten Legendre Polynome bis Grad 2.

T T T T T T T T T T

—0.5 -

| | | | |

| | | | |
0 20 40 60 80 100 120 140 160 180

Abbildung 8: Die ersten fiinf Legendre Polynome mit dem Argument cos 6
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| | | | |
0 20 40 60 80 100 120 140 160 180

Abbildung 9: Die ersten zugeordneten Legendre Polynome

3.3 Kilassifikation der Kugelfunktionen

Man unterscheidet drei Arten von Kugelflichenfunktionen. Kugelfunktionen mit der
Ordnung m = 0 nennt man zonale Kugelfunktionen. Sie sind nur von der Poldistanz
¥ abhéingig. Es gibt n Nullstellen, die entlang von Parallelkreisen verlaufen. Ist die Ord-
nung m # 0 und m # n spricht man von tesseralen Kugelfunktionen. Diese bilden
ein schachbrettartiges Muster auf sphérischen Vierecken mit alternierenden Vorzeichen.
Entlang der Parallelkreise haben die Funktionen cos(m\) und sin(mA\) insgesamt 2m
Nullstellen. Entlang der Meridiane haben die Funktionen P, (cos?) genau n —m Null-
stellen. Im Sonderfall n = m treten nur mehr 2m Nullstellen entlang der Meridiane
auf, man nennt diese sektorielle Kugelfunktionen. In Abbildung 10 ist ein Beispiel fiir
zonale-, tesserale- und sektorielle Kugelflichenfunktionen dargestellt. Abbildung 11 zeigt
die Kugelflichenfunktionen bis Grad und Ordnung 2.
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zonale KF tesserale KF sektorielle KF

Abbildung 10: Arten von Kugelflichenfunktionen. Zum besseren Versténdnis wird
nur das Signum der Funktion dargestellt. Links: sektorielle Kugel-
flichenfunktion n = 10, m = 0. Mitte: tesserale Kugelflichenfunktion

n = 17, m = 8. Rechts: sektorielle Kugelflichenfunktion n =9, m =9

Abbildung 11: Kugelflichenfunktionen bis Grad und Ordnung 2
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Die Kugelflaichenfunktionen mit Grad Eins Cig, C11, S11 sind direkt mit der Wahl des
Ursprungs des Koordinatensystems verbunden, wie man in Abbildung 11 sieht. Fallt der
Ursprung mit dem Massenschwerpunkt der Erde zusammen, entfallen die Terme ersten
Grades in der Kugelfunktionsentwicklung. Der Koeffizient Coy beschreibt die Abplattung
der Erde an den Polen und die Koeffizienten Csyg, S92 beschreiben die dquatoriale Ab-
plattung der Erde. Auflerdem gibt es eine direkte Verbindung der Koeffizienten Csy, S21
mit der mittleren Rotationsachse der Erde [Barthelemes, 2013].

3.4 Kugelfunktionen und Erdschwerefeld

Man kann alle auf einer Kugel gegebenen Funktionen nach Kugelflichenfunktionen ent-
wickeln. -

F@,0) =" [AnmCrm (9, A) + Bun S (9, V)] (3.40)

n=0m=0

Dies ist besonders wichtig, wenn die Funktion nur aus Messungen an diskreten Punk-
ten gegeben ist, was in der Regel zutrifft. Dann sind die Stokes-Koeffizienten A,,,, und
By, von der Funktion abhéngig. Zur Berechnung der Koeffizienten wird die Orthogona-
litdtseigenschaft der Kugelfunktionen ausgenutzt. Um die Koeffizienten eines bestimmten
Grades und Ordnung zu erhalten multipliziert man Gleichung (3.40) mit der entspre-

chenden Kugelflaichenfunktion und integriert {iber die Einheitskugel.

2n +1(

L n+m, //fﬁ)\ (9, \)do (3.41)
2n+1(

. Hm, / F(0, ) Sy (9, A)do (3.42)

Dabei bezeichnet 3 die Oberfliche der Kugel und do das Oberflichenelement.
Praktisch fithrt der Nenner (n + m)! sehr rasch zu sehr kleinen Werten, was zu nu-
merischen Problemen fiihren kann. Dem wird durch die Einfiithrung von vollstdndig nor-

mierten Kugelfunktionen entgegengewirkt.

P, (cos?) = v/2n + 1P, (cos ) (3.43)

" } \/2(2 +1)7(n+m) { . (3.44)

Dabei dndern sich natiirlich auch die Werte der Stokes-Koeffizienten, welche infolge auch

Q)

durch einen Querstrich gekennzeichnet werden A, Bum — Anms Brm.

Mit vollstéandig normierten Kugelfunktionen lésst sich das Gravitationsfeld der Erde
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in Kugelkoordinaten, genauer das Anziehungspotential W, (r, 9, \), wie folgt darstellen:

W (r, 9, \) Z Z ( > nmCrim (0, X) 4 Brm S (9, V)] (3.45)

n=0m=0

Aquivalent dazu ist die Schreibweise

GM o n R n+1 3 3 B B
W) = S 3 <7~) A Coum(0,2) + BB (9, 0] (3.46)
n=0m=0

dabei wurde folgende Notation verwendet

U, A — sphérische Koordinaten des Aufpunktes

R — Referenzradius

GM — Produkt von Gravitationskonstante und Erdmasse
n,m — Grad und Ordnung der Entwicklung

Apm, Bpm  —  Vollstéindig normierte Stokes-Koeffizienten

Praktisch ist ein Durchfiihren einer Kugelfunktionsentwicklung bis lim nicht mdglich,
weshalb die Entwicklung nach einem bestimmten 7,4, abgeblrochelgll ;ogrden muss. Da-
bei besteht eine Entwicklung bis Grad 1m0 aus (nmaez +1)? Stokes-Koeffizienten. Somit
ist die Genauigkeit der Kugelfunktionsentwicklung einerseits von der Genauigkeit der
Stokes-Koeffizienten, aber auch vom maximalen Entwicklungsgrad abhéngig. Genauer
gibt der maximale Entwicklungsgrad die rdumliche Auflosung der Entwicklung vor. Ab-
bildung 12 zeigt eine Berechnung der Geoidundulation mit verschiedenen maximalen
Entwicklungsgraden.

Natiirlich kann man auch das Normalschwerefeld U, und das Storpotential T nach
Kugelfunktionen entwickeln. Bezeichnet man die Stokes-Koeflizienten des Erdschwere-

felds mit A BW = des Normalschwerefelds mit AV
AT

nm?

BY . und des Storpotentials mit

B gilt analog zu Formel (3.17) folgender Zusammenhang:
AL =AY, — Al wd BL, =B - BY, (3.47)

Aufgrund der Rotationssymmetrie kommt fiir die Beschreibung des Normalschwerefelds
U nur eine Linearkombination aus zonalen Kugelflichenfunktionen in Frage, was auto-
matisch alle SU ~ ausschlieft. AuBerdem treten aufgrund der Symmetrie beziiglich der
Aquatorebene nur gerade Stokes-Koeffizienten auf, vergleiche Cog in Abbildung 11. Prak-

tisch reicht es fiir die Berechnung des Normalschwerefeldes, wenn man nur die Koeffizien-
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nma:c

360 Mimaz = 30

-100  -80 -60 -40 -20 0 20 40 60 80

Abbildung 12: Rdumliche Auflésung von Kugelfunktionsentwicklungen mit unterschied-
lichen Entwicklungsgraden n,,,,. Die Anzahl der Koeffizienten ist in Ta-
belle 6 aufgelistet
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ten ALy, A5, A, AY) und vielleicht A, verwendet. Somit ergibt sich das Stoérpotential

entwickelt nach Kugelfunktionen, analog Gleichung (3.46), zu

Nmaz N

T(r,0,)\) = GTM >y

n=2 m=0

Dabei wird angenommen, dass die Werte fiir GM und R fiir das Erdschwerefeld W und
das Normalschwerefeld U identisch sind. Ist das nicht der Fall, ist eine Umrechnung der
Stokes-Koeffizienten mittels

. GMUYU [ RUN\"
U _ jU

notwendig, wobei C’,({m die Stokes-Koeffizienten beziiglich der Werte GMY und RY sind.

Jede Entwicklung nach Kugelfunktionen mit einem maximalen Grad n,.. < oo
verhélt sich wie ein Tiefpassfilter. Dabei bestimmt 7,4, die rdumliche Auflésung auf
der Erdoberfliche. Ein einfacher Weg, das kleinste darstellbare Signal, oder in anderen
Worten die kleinste halbe Wellenlénge ¥.,,in, als sphérische Distanz auszudriicken, erfolgt

iiber folgende Formel:
TR

Nmazx

(3.50)

¢min (nmax) ~

Diese Formel basiert auf der Anzahl an méglichen Nullstellen am Aquator.
Nach [Barthelemes, 2013] erfolgt eine bessere Methode zur Bestimmung der rdumlichen

Auflésung mittels Formel

. 1
Uimin(Mmaz) ~ 4 arcsin (nrnax“‘]-) (3.51)

Hintergrund ist, dass man die Oberflache einer Kugel in so viele Teile, wie es Koeffizien-
ten in der Kugelfunktionsentwicklung gibt, aufteilt. Anschliefend wird der Durchmesser
einer Kugelkappe gesucht, welcher genau dieser Fléche entspricht. Tabelle 6 gibt Beispie-
le fiir die rdumliche Auflésung und die Anzahl an Stokes-Koeffizienten fiir verschiedene
Nmae an. Man sieht, dass die Anzahl an Koeffizienten mit steigendem Entwicklungsgrad
stark ansteigt.

Es sei erwdhnt, dass man oft an den Werten des Potentials an der Erdoberfliche
interessiert ist, es gilt also r = R.

Liegt eine Entwicklung des Storpotentials als Kugelfunktion T'(r,9,\) vor, wie in
Gleichung (3.48), so kann man iiber das Theorem von Bruns (3.14) die Geoidundulation

bestimmen. Dabei gilt fiir die Normalschwere in sphérischer Niherung v = GM/R2.
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Tabelle 6: Beispiele der rdumlichen Auflésung von Kugelfunktionsentwicklungen nach
Gleichung (3.50) und (3.51). > (nmaz) gibt die Gesamtanzahl an Stokes-
Koeflizienten fiir den Entwicklungsgrad n,,4, an.

Ymin infolge (3.50)  Ymin infolge (3.51)

Nmaz D (Mmac)  [°] [lem] [°] [km]

2 9 90.000 10000.000 77.885  8653.876

) 36 36.000  4000.000 38.376  4264.030
10 121 18.000  2000.000 20.864  2318.182
15 256 12.000  1333.333 14.333  1592.587
30 961  6.000 666.667  7.394 821.587
36 1369  5.000 555.956  6.195 688.321
40 1681  4.500 500.000  5.590 621.154
45 2116 4.000 444.444  4.983 953.626
50 2601  3.600 400.000  4.494 499.342
75 o776  2.400 266.667  3.016 335.073
90 8281  2.000 222222 2519 279.888
180 32761  1.000 111.111  1.266 140.690

360 130321 0.500 55.556  0.635 70.540
500 251001  0.360 40.000  0.457 50.828
1000 1002001  0.180 20.000  0.229 25.439

2000 4004001  0.090 10.000  0.115 12.726
5000 25010001  0.036 4.000 0.046 5.092
10000 100020001  0.018 2.000  0.023 2.546

Somit folgt als gute Ndherung der Geoidundulation

R2
N - = Ty = 52
(9, N) Vi (r=R,0,\) (3.52)
oder mit Einsetzen von (3.48) in Gleichung (3.52):

Nmaz N
NWN)=R> Y (AL Com(¥,A) + BL,Snm (9, )] (3.53)

n=0 m=0
Bisher wurde nur die direkte Wirkung des Gravitationsfelds behandelt. Will man
jedoch Massenverlagerungen beschreiben, kommt es notwendigerweise zu einer sich &dn-
dernden Auflast der festen Erde und somit zu einer vertikalen und radialen Verformung
der Erde. Dadurch kommt es erneut zu einer Anderung des Gravitationspotentials, die

man als indirekten Effekt §W bezeichnet. Die Anderung des Gravitationspotentials wird

36



3.4 Kugelfunktionen und Erdschwerefeld 3 GRAVITATIONSFELD DER ERDE

durch

M 0o n - - - -
W, \) = — kL [AnmCrm (9, A) 4+ BpmSnm (9, A 3.54

(0,0 =— nz%mz:o nl (¥,A) + (¥, )] (3.54)

beschrieben [Peters, 2007]. Dabei sind k], die Love-Zahlen des indirekten Effektes. Diese
liegen tabellarisch, zum Beispiel bei [Farrell, 1972] vor. Dabei ergibt sich eine Vertikal-

deformation von

o n h{n B B B
Ah=R) > e (A Crim (9, N) 4+ B Sy (9, M)] (3.55)

n=0m=0

h!, bezeichnet die jeweilige Love-Zahl der Vertikaldeformation [Farrell, 1972]. Interessant
ist, dass sich iiber Gleichung (3.55) ein direkter Zusammenhang zwischen den mittels
GNSS messbaren Hohendnderungen Ah und den mit GRACE bestimmbaren Schwe-
reinderungen Ay, , Bnm, herstellen ldsst.

Oft werden im Umgang mit hydrologischen oder ozeanischen Daten Schwerevariatio-
nen in der Einheit dquivalente Wassersdule (Equivalent Water Height) (EWH) angege-
ben. Dabei handelt es sich um den Druck p den eine bestimmte Wasserhohe h der Dichte
p iiber eine gewisse Flidche aufgrund der Schwerkraft g ausiibt, fiir den also gilt p = hpg.
Zur niherungsweisen Umrechnung von Anderungen der Geoidundulation AN kann man
folgende Faustformel verwenden: 1 [mm] AN ~ 2 [cm] EWH [Peters, 2007].
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4 Schwerefeldmission GRACE

Ziel der Forschungsmission Gravity Recovery And Climate Experiment (GRACE) ist die
genaue Bestimmung des Erdschwerefeldes und dessen zeitliche Anderung. Dazu wurden
im Mai 2002 die zwei GRACE-Satelliten ins All geschickt. Urspriinglich war die Missions-
dauer auf fiinf Jahre ausgelegt, wobei die beiden Satelliten heute immer noch aktiv sind.
Betreiber der Satelliten sind die National Aeronautics and Space Administration (NASA)
sowie das Deutsche Zentrum fiir Luft- und Raumfahrt (DLR).

Ein Produkt der GRACE Mission sind monatliche Losungen des Erdschwerefeldes.
Diese werden als vollstéindig normierte Kugelfunktionen bis Grad und Ordnung 90 von
drei Forschungsgruppen berechnet. Die Genauigkeit der monatlichen Losungen iiberstieg
dabei die Genauigkeit fritherer Erdschweremodelle bei Weitem [Tapley et al., 2004]. So-
mit ist es moglich, aus den monatlichen Lésungen Anderungen im Geoid zu bestimmen.
AuBlerdem sind Daten, welche die Massenverinderung ausgedriickt als EWH beschreiben
verfiigbar. Die Einsatzmoglichkeiten solcher Daten sind vielfaltig, wie folgende Auswahl

zeigt:
e Bestimmung des Meeresspiegelanstiegs
e Bestimmung von Ozeanstromungen und deren Anderung
e Anderungen der Bodenfeuchte
e Massenbilanz der Eisschilde und Gletscher
e Dichtednderungen im Erdmantel und der Lithosphére
e Bestimmung der postglazialen Landhebung GIA
e exakte Bestimmung von Bahnparametern...

Infolge der weit iiberschrittenen geplanten Lebensdauer der Satelliten kommt es zu
Problemen mit den Batterien. Befinden sich die Satelliten auf der Nachtseite der Erde,
ist es nicht mehr moglich durchgehend zu messen. Wegen des groflen Erfolges der Mission
ist bereits eine Nachfolgemission geplant, welche 2017 starten soll.

Die Bahn der beiden Satelliten startete in ~ 500 Kilometern Hohe mit einer Inklination
von 89.5°, wobei die Satellitenhéhe pro Tag um etwa 30 Meter abnimmt [Tapley et al.,
2004]. Darum ist es nicht moglich, eine fixe Wiederholzeit anzugeben. Derzeit liegt die
Hohe bei etwas unter 400 Kilometern. Pro Tag umfliegen die Satelliten dabei 15 mal die

Erde. Die hohe Inklination ist notwendig, um globale Messungen zu erhalten.
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Es bleibt im Hinblick auf diese Arbeit zu erwihnen, dass die GRACE Satelliten sen-
sitiv gegeniiber jeder Form von Massenverlagerung sind. Somit ist es zur Bestimmung
von Eismassenverlust notig, Effekte wie GIA oder Anderungen im Grundwasserspeicher
durch Modelle zu eliminieren, worin eine Schwierigkeit in der Verwendung von GRACE

Daten liegt.

4.1 Messprinzip

Beide Satelliten fliegen auf derselben Bahn mit einem Abstand von etwa 220 Kilo-
metern, wobei dieser Abstand zwischen den Satelliten mit Mikrowellen kontinuierlich
gegenseitig gemessen wird. Dabei ist nicht der Gesamtabstand sondern viel mehr die
Abstandsdnderung von Interesse. Die Messung erfolgt mit zwei Frequenzen, um den
Einfluss der Tonosphiire, sowie Instabilitdten der Oszillatoren weitgehend eliminieren zu
konnen. Neben der Verbindung zwischen den Satelliten sorgen hochgenaue GPS An-
tennen, Satellite Laser Ranging (SLR) Messungen, sowie prizise Beschleunigungsmesser
und Sternkameras fiir eine hochgenaue Bahnbestimmung.

Dabei bestimmt GRACE das Erdschwerefeld, indem der Abstand der beiden Satelliten
mit Hilfe von Mikrowellen, genauer mit 24 und 32 GHz im k- und ka-Band, gemessen
wird. Die Genauigkeit der Abstandsmessung liegt im Mikrometerbereich. Fliegt der ers-
te Satellit iiber eine etwas grofiere Massenansammlung mit hoherer Anziehungskraft, so
wird er dadurch etwas beschleunigt. Dadurch wird der Abstand zwischen den Satelliten
etwas vergroflert. Hat der erste Satellit die Masse iiberflogen, erfolgt analog ein Abbrem-
sen, was die Distanz wieder verringert. Wiahrenddessen wird der zweite Satellit von der
Massenansammlung angezogen und abschliefend abgebremst. Aus der Messung des sich
durchgehend #ndernden Abstands zwischen den Satelliten kombiniert mit der préazisen
Bahnbestimmung mittels GPS und SLR kann ein detailliertes Erdschwerefeld abgeleitet
werden.

Um die Beschleunigung der Satelliten infolge von Stérbeschleunigungen, wie der Luft-
widerstand vom Rest der Atmosphére, trennen zu kénnen, befinden sich in jedem Satel-
liten nahe des Massenschwerpunkts Beschleunigungsmesser mit einer Genauigkeit von
1-10719 [m/s?] [Dunn et al., 2003].

Sternkameras mit einer Genauigkeit von 25 Bogensekunden und Magnetometer messen
die Ausrichtung der Satelliten und stellen die exakte Verbindung der Mikrowellenstrahlen

sicher.
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5 Berechnung

Im folgenden Kapitel wird die Grundiiberlegung sowie die Schritte und Annahmen, die
fiir die Berechnung notwendig sind, beschrieben.

Der globale mittlere Meeresspiegel berechnet sich mittels

[ O, )ASL(Y, X)d)
fo O(9, \)dQ2

AMSL =

wobei gilt

AMSL = Anderung des globalen mittleren Meeresspiegels
ASL(®,\) = Anderung des Meeresspiegels an Position (19, )

1 {iber den Ozeanen

O(9, \) = Ozeanmaske =
0 iiber den Landmassen

1 = Kobreite ab Nordpol

A = Lange ab Greenwich

) = Oberflache der Erde

Als Approximation des Integrals wird ein regelméfliges Raster mit einer Auflésung von
1 x 1 Grad gewihlt. Somit ergibt sich am Aquator eine Auflssung von ~ 111 Kilome-
tern, welche zu den Polen hin gréBer wird. Gleichung (5.1) kann nun folgendermafien

approximiert werden, wobei A(1J, A) fiir die Fliche der jeweiligen Rasterzelle steht.

S0 30 O, N AW, NASL(9, \)
229 220 O, N A9, )

AMSL = (5.2)

Abbildung 13 zeigt die verwendete Ozeanmaske O(A,#). Dabei gelten Rasterzellen, wel-
che mehr als 50% iiber den Ozeanen liegen als Ozean. Ziel dieser Arbeit ist es, folgende

Effekte zu beriicksichtigen:
e Massenverlust von Eisschilden und Gletschern

e Anderung des Gravitationsfeldes und somit der Aquipotentialflichen, infolge der

Massenverlagerung
e Verlagerung von Wassermassen als Reaktion auf veréindertes Gravitationspotential

e Verschiebung des Koordinatenursprungs
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Abbildung 13: Verwendete Ozeanmaske O(A\, 6)

Ausgegangen wird von einem mittleren Meeresspiegel, welcher einer Aquipotential-
fliche, dem Geoid, gleichgesetzt wird, siche Abbildung 14. Dies trifft streng genommen
nicht ganz zu, jedoch ist diese Annahme fiir den Zweck dieser Arbeit ausreichend.

Infolge der Klimaerwérmung kommt es zu einem Abschmelzen der Gletscher und Eis-
schilde. Somit gehen Eismassen auf den Landflichen verloren, welche sich als Wasser-
massen iiber die Ozeane verteilen, vergleiche Abb. 14a).

In einem ersten Schritt werden die Wassermassen gleichméBig iiber die Ozeane verteilt,
Abb. 14b). Infolge des Verlusts von Eismassen und des Aufbringens der Wassermassen
dndert sich das Erdschwerefeld und dessen Aquipotentialflichen, Abb. 14c). Die Was-
sermassen werden so angepasst, dass sie sich der Aquipotentialfliche angleichen, was
erneut zu einer Massenverlagerung und in einer Anderung der Aquipotentialfléiche resul-
tiert, siehe Abb. 15. Dieser Schritt wird iterativ wiederholt, bis Konvergenz eintritt und
sich die Meeresoberfliche im Gleichgewicht mit der Aquipotentialfliiche befindet.

Infolge der Massenverlagerungen dndert sich der Schwerpunkt der Erde und somit der
Ursprung eines globalen Koordinatensystems in Bezug dessen die absolute Anderung des

Meeresspiegels gemessen wird. Diese Effekte miissen ebenfalls beriicksichtigt werden.
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Aquipotentialfiiche  _aspfmmmmeemnntTT
N

Landmasse

b
) Abschmelzen Eismassen

Aufbringen Wassermassen

Landmasse

c)

neue Aquipotentialfliche

Landmasse

Abbildung 14: a) Ausgangslage: Meeresoberfliche ist im Gleichgewicht mit Aquipoten-
tialfliche. b) Massenverlagerung infolge von Eisverlust und Schmelzwas-

ser. ¢) Ausbilden neuer Aquipotentialfliiche
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d)
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Abbildung 15: d) Iteratives Angleichen Meeresoberfliche an neue Aquipotentialflsiche

5.1 Bestimmung Massenverlust

Grundlage fiir die Berechnung liefern quasimonatliche Losungen der GRACE Mission
[Dahle et al., 2013]. Dabei handelt es sich um Kugelfunktionsentwicklungen, welche
tiblicherweise bis Grad und Ordnung 90 durchgefiihrt werden. Aus diesen Datensitzen
konnen Oberflichen-Massenverlagerungen riickgerechnet werden. Solche Massenverlage-
rungen sind in Form von regelméfligen Rastern verfiigbar und werden fiir die Berechnung
der Massenénderungen verwendet [Swenson, 2012, [Landerer and Swenson, 2012] und
[Swensons and Wahr, 2006]. Seit dem Start der GRACE Mission im Jahr 2002 stehen
149 solcher monatlichen Losungen zur Verfiigung.

Dabei werden die Cyg Koeffizienten der monatlichen GRACE-Lésungen aufgrund ihrer
starken Variabilitdt durch genauere Losungen von SLR verwendet [Cheng et al., 2011].

Die Grad 1 Koeffizienten, welche den Ursprung des Koordinatensystems beschreiben,
werden mit einer Methode von Swenson et al. [2008] bestimmt.

Nach dem Anbringen eines Korrekturmodells, um die Effekte der postglazialen Land-
hebung zu beriicksichtigen [Geruo et al., 2013], wird auf die Daten ein Filter angewendet,
um den Effekt von korrelierten Fehlern, welche sich in den monatlichen Lésungen von
GRACE als Nord-Siid Streifen ausbilden, zu verringern. Die Daten werden anschlielend
erneut mit einem 300 Kilometer weitem Gauf-Filter geglittet.

Fiir die Bestimmung der Ungenauigkeiten in den Daten pro Pixel §; muss neben der
Messungenauigkeit d,,, auch der Leakage-Effekt §; eingerechnet werden. Dabei handelt

es sich um Restfehler nach der Filterung und Reskalierung der Daten aufgrund der
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zeitlichen Begrenztheit der Daten. Der gesamte Fehler eines Pixels ¢ ergibt sich aus

0i = £/ 0m i + 074 (5.3)

wobei d,,; und d; ; empirisch verfiigbar sind. Bei der Bestimmung der Gesamtungenauig-
keit {iber eine Region ist zu beachten, dass die Fehler korreliert sind. Die Messungenauig-
keit einer Region o5, und der Leackage-Effekt einer Region o5, berechnen sich zwischen

zwel Pixeln ¢ und j einer Region folgendermafen:
08 = Z Z 5m,i : 5m,j *Em (54)
to g
0§ = Z Z 5171' : 5l,j T €] (55)
J

7

em = exp —2_’62
m

di;

€] = exp —2_512

mit

dij = \/(()‘i — Xj)cos(¢;))? + (¢ — ¢7)2 - 17;0 -6371 [km]
Bm = 300 [km]
B = 100 [km]

Dabei bezeichnet § die Dekorrelationsldnge, d; ; die Distanz zwischen den Punkten, A
die Lange in Grad, ¢ die Breite in Grad und exp(z) bedeutet e”.

Streng genommen sind die Daten fiir eine hoch genaue Bestimmung von Eismassen-
verdnderungen fiir Gronland, Antarktis oder Gletscherregionen nicht geeignet, da die
Schwerefeldmission GRACE sensitiv gegeniiber allen Arten von Massenverlagerungen
ist, nicht nur fiir Eismassen. Diese Gebiete erfordern fiir hochste Genauigkeitsanspriiche
einen regionsspezifischen Filterkern sowie eine genauere Trennung der Massenverluste in
Eisschmelze, Landhydrologie und postglazialer Landhebung.

Auflerdem ist es nicht moglich, die Unsicherheit mittels (5.4) und (5.5) zu berechnen,
da diese Unsicherheiten die Aufteilung der Massen in Eisschmelze, Landhydrologie und
postglazialer Landhebung nicht beriicksichtigen und das GIA-Modell besonders bei den
polaren Regionen Unsicherheiten aufweist, vergleiche 6.1.2.

Darum wird in dieser Arbeit nur die rdumliche Verteilung der Massentrends aus
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GRACE Monatslosungen berechnet, nicht jedoch deren Grofle, da angenommen werden
kann, dass die rdumliche Verteilung infolge der Schwerefeldmissionen gut bestimmbar
ist. Die Grofle der Massenverinderung wird aus Publikationen entnommen, vergleiche
Tabelle 4 und 5.

Fiir die weiteren Berechnungen ist es nétig, aus den Rohdaten einen Trend zu bestim-
men, um auftretende jéhrliche Signale aus den Daten zu filtern. Abbildung 16 zeigt den
Massenverlauf exemplarisch an drei verschiedenen Orten in Gronland. Dabei ist der Mas-
senverlauf an den verschiedenen Orten sehr unterschiedlich. Somit ist es nicht moglich,
einen generellen Trend fiir ganz Gronland zu bestimmen. Vielmehr wird fiir jeden Ras-
terpunkt ein eigener Trend berechnet. Der Trend wird in Form eines ausgeglichenen
Polynoms zweiten Grades bestimmt (5.6), da die Geschwindigkeit des Massenverlusts
in den spéteren Jahren zugenommen hat und somit ein Polynom zweiten Grades den

zeitlichen Verlauf besser reprisentiert, vergleiche auch [Velicogna, 2009].

mz(t) =a; + bit + Cit2 (5.6)

Dabei steht m;(t) fiir den Massenverlust am Rasterpunkt ¢ und ¢ fiir den Zeitpunkt der
Messung. a, b, ¢ sind die zu bestimmenden Koeffizienten. Fiir jeden Rasterpunkt steht ei-
ne Zeitreihe von 149 Monatslésungen zur Verfiigung, wodurch es zu einer Uberbestimmung

des Gleichungssystems kommt.

1t t l
1ty 12 i Iy .
A7 = O | = =1 (5.7)
C;
1 tig tiy l149

Dabei bezeichnet in (5.7) A die Designmatrix, # den Unbekanntenvektor und [ den
Beobachtungsvektor, in welchem die beobachteten Massenverinderungen stehen. Gelost

werden kann dieses Gleichungssystem iiber eine kleinste Quadrate Ausgleichung.
F=(ATA)'ATT (5.8)

Die Designmatrix ist in diesem Fall die Fandermonde-Matrix, welche sehr schlecht kon-
ditioniert ist, weshalb es numerisch sinnvoll sein wiirde, einen Basiswechsel von Monom-
Polynomen auf die Newton- oder Lagrange-Polynome durchzufiithren.

In Kapitel 5.1.1 sowie 5.1.2 werden Trends fiir Grénland und fiir die Antarktis berech-

net. Weitere Daten fiir Gletschergebiete werden verschiedenen Publikationen entnom-
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men. Tabelle 7 listet die verwendeten Massen fiir die Berechnung auf.
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Abbildung 16: Exemplarische Darstellung der unterschiedlichen Massenverluste und

Trends in Gronland an verschiedenen Positionen ausgedriickt als EWH

5.1.1 Gronland

Gronland gilt mit seinen zahlreichen Gletschern, seinem Eisschild und seiner geogra-
phischen Lage als grofiter Einflussfaktor fiir den Meeresspiegelanstieg infolge globaler
Erwérmung. Abbildung 17 zeigt den Verlauf des Massenverlustes fiir Gronland, beziiglich
der ersten GRACE-Monatslosung am Beginn des Jahres 2002. Dick ist der mittlere
Massenverlust eingezeichnet, der transparente Bereich kennzeichnet die maximalen und
minimalen Massenverluste iiber Gronland.

In Summe hat Gronland seit 2002 eine Eisschicht von iiber 80 Zentimeter Dicke ver-

loren, wobei sich das Abschmelzen sowohl zeitlich als auch rdumlich stark unterscheidet.

46



5.1 Bestimmung Massenverlust 5 BERECHNUNG

Manche Gebiete haben nur rund 20 Zentimeter, andere Gebiete bis zu 150 Zentimeter
Wasser verloren. Ebenfalls zu erkennen ist, dass die Geschwindigkeit des Abschmelzens
spéter stiarker zugenommen hat. Beide Effekte fithren dazu, dass das Abschmelzen nicht

als gleichméflig eingestuft werden kann, vergleiche Abbildung 18.
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—— Antarktis

—250

| | | | | | | |
2002 2004 2006 2008 2010 2012 2014 2016
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Abbildung 17: Massenverluste fiir Gronland und der Antarktis, ausgedriickt als EWH
aus monatlichen GRACE Losungen. Fest ist der mittlere Massenverlust
eingezeichnet, die transparenten Bereiche zeigen die maximalen und mi-

nimalen Massenverluste.

Abbildung 18 zeigt den berechneten Trend des Abschmelzens exemplarisch zwischen
den Jahren 2004-05 und 2015-16. Tendenziell ist in den frithen Beobachtungsjahren we-
niger Eismasse verloren gegangen als heute. Wihrend zwischen den Jahren 2004-05 die
meiste Masse im Siidosten und Nordwesten von Gronland verloren gegangen ist, hat sich

der Trend im Jahr 2015-16 auf Stidwesten verlagert. Im Osten und Nordosten ist iiber
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alle Jahre die geringste Schmelzrate verzeichnet worden.

5.1.2 Antarktis

Abbildung 17 zeigt ebenfalls den Massenverlauf relativ zur ersten GRACE-Monatslosung
fiir die Antarktis. Im Vergleich zur Berechnung von Grénland sind einige Unterschiede
zu erkennen:

Die Berechnungen zeigen, dass im Mittel {iber die Fliache der Antarktis nur 13 Zen-
timeter Wasser geschmolzen sind, also viel weniger als im Durchschnitt in Grénland.
Dabei muss man jedoch bedenken, dass die Fliache der Antarktis rund siebenmal so grof3
ist, wie die Fliche Gronlands.

Die rdumliche Verteilung ist sehr viel unterschiedlicher als in Grénland. Wéhrend in
Gronland durchwegs iiberall ein negativer Trend beobachtet wird, gibt es in der Antarktis
Gebiete, wo eine Massenzunahme stattfindet. Der Massenverlust der Antarktis findet
fast ausschliellich in dem kleinen Gebiet der Westantarktis statt, vergleiche Abbildung
19. Seit den Messungen von 2002 ist in manchen Gebieten eine Eisschicht geschmolzen,
welche dquivalent zu einer 2.5 Meter hohen Wassersdule ist. Der Trend liegt in diesen
Gebieten bei bis zu -25 Zentimetern pro Jahr. Hingegen kommt es in Gebieten zwischen
30 Grad West und 60 Grad Ost zu einem Massenanstieg von knapp unter 10 Zentimetern
pro Jahr. In Summe iiberwiegt jedoch der negative Trend.

Generell bleibt zu erwiéhnen, dass die Unsicherheiten der Massenverluste fiir die Re-
gionen der Antarktis grofler sind, als fiir Gronland. Erklart werden kann dies durch die
Tatsache, dass in Gronland viel mehr Messungen vor Ort durchgefiihrt wurden, aufler-
dem sind auch die Effekte der postglazialen Landhebung fiir diese Region besser bekannt.

Abbildung 19 zeigt exemplarisch den Trend zwischen den Jahren 2004-05 und 2015-16.
Wiéhrend der Wert von Gronland zwischen den Jahren 2015-16 deutlich niedriger ausféllt
als bei anderen Publikationen, scheint der Wert fiir die Antarktis in diesen Zeitraum et-
was besser zu passen. Jedoch liegen die Werte innerhalb der Genauigkeitsangaben. Auf-
grund der hohen jahrlichen Fluktuation der Daten ist es nicht sinnvoll, absolute Werte fiir
ein Jahr anzugeben. Die Massenverluste von zwei aufeinanderfolgenden Jahren kénnen
aufgrund von klimatischen Einfliissen, wie zum Beispiel einem milden Winter, sehr weit
streuen. Darum sollte man Werte immer iiber mehrere Jahre mitteln. Abbildung 18 und
19 dienen primér der Visualisierung der rdumlichen Verteilung der Massenverluste und

deren Anderung.
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Trend: 01-Jan-2004 - 01-Jan-2005
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Abbildung 18: Verinderung des Massenverlusts von Gronland ausgedriickt als EWH
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Trend: 01-Jan-2004 - 01-Jan-2005
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Abbildung 19: Verdnderung des Massenverlusts der Antarktis ausgedriickt als EWH

50



5.1 Bestimmung Massenverlust 5 BERECHNUNG

5.1.3 Verwendete Massendnderungen

Die Berechnung wird mit drei verschiedenen Szenarien durchgefiihrt. Szenario I behan-
delt dabei den mittleren Meeresspiegelanstieg.

Fiir Gletschergebiete auflerhalb von Gronland und der Antarktis werden die Gréfen-
ordnungen aus Tabelle 5 entnommen. Kleinere Gletschergebiete mit einem Massenver-
lust < 5 Gigatonnen werden in der Berechnung nicht beriicksichtigt, da ihr Einfluss
vergleichsweise klein ist. Auflerdem werden die Gletscher vom Himalaya Gebiet fiir die
Berechnung nicht verwendet, da nicht vollstindig bekannt ist, ob die geschmolzenen
Wassermassen den Ozean iiberhaupt erreichen oder als Grundwasser gespeichert werden
[Bamber and Riva, 2010].

Tabelle 7 listet die verwendeten Massen auf. Die Massen fiir die Gletscherregionen wer-
den aus Tabelle 5 entnommen, fiir die Eisschilde werden die mittleren Werte zwischen
den Jahren 2005 und 2010 aus Tabelle 4 verwendet. Dabei wird fiir die Gletscherregionen
eine gleichméfige Verteilung der Massen entlang der Kiistengebiete angenommen. Fiir
die Kisschilde wird die rdumliche Verteilung der GRACE Messungen fiir das Jahr 2015
verwendet, welche in Abbildung 18 und 19 unten dargestellt ist. Kapitel 6.1.1 behan-
delt den Einfluss der Massenverteilung. Insgesamt gehen 555 Gigatonnen an Eismassen

verloren. In Abbildung 21 sind die Massenverluste fiir Szenario I dargestellt.

Tabelle 7: Auflistung der verwendeten Massenverluste in Gigatonnen pro Jahr

Gt pro Jahr
Gronland —229+60
Antarktis —147+73
Alaska und Westkanada —64+17
Kanadische Arktis —60+6
Anden —29+10
Russische Arktis —11+4
Island —10£2
Spitzbergen —5=£2
Gesamt —555+97

Szenario II verwendet globale GRACE Masseninderungen fiir die Berechnung und
beriicksichtigt somit den Einfluss der Landhydrologie. Einzig fiir die beiden Eisschilde

werden die Massendnderungen aus Tabelle 4 mit der rdumlichen Verteilung aus den
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unteren Abbildung von 18 und 19 verwendet.

Szenario III behandelt den hypothetischen Fall, dass der gesamte Fisschild von Grén-
land abschmelzen wiirde. Insgesamt sind im groénléndischen Eisschild 2676 Teratonnen
Eis, das sind 2.676 - 10'® Tonnen, beziehungsweise 2.676 - 10'® Kilogramm gebunden
[Bamber, 2001]. In Abbildung 31 sind die Massenverluste fiir Szenario III abgebildet.

5.2 Anderung Gravitationsfeld

Ausgegangen wird von einem aktuellen Erdschwerefeldmodell, dem Modell GGM05C
[Ries et al., 2016]. Dabei handelt es sich um ein Modell aus GRACE- und GOCE-Daten,
kombiniert mit terrestrischen Gravimeter-Messungen. Der maximale Grad der Entwick-
lung ist 360, wobei in dieser Arbeit nur Koeffizienten bis Grad 180 verwendet werden.
Aus diesem Schwerefeldmodell kénnen nun iiber Formel (3.47) die Stokes-Koeffizienten
AT BT des Stérpotentials berechnet werden. Dabei werden fiir die Koeffizienten des
Normalschwerefelds AY = folgende Werte verwendet [Moritz, 1980]

AY, = 1.08263 - 10793

AY, = —2.37091222 - 107 (5.9)
AY = 6.08347 - 10799 '
Ay, = —1.427-1071

Wobei sich die vollstdndig normierten Koeffizienten einfach durch Multiplikation mit

1 _
————— ergeben. Der Koeffizient A, wird Null gesetzt.

2n+1
Ay = Afp-1=0
Ay = —Af g — AR
Ay = —Afg — Al (5.10)
Ay = —Afgs — Ak
Al = Aoy - AR

Uber Formel (3.53) kann die Geoidundulation N berechnet werden, welche der Meeres-
oberfliche gleichgesetzt wird.

Zur Berechnung der Anderung des Gravitationsfeldes werden die Massen aus Tabelle
7, welche auf einem regelméafliges 1 x 1 Grad Raster verteilt wurden, verwendet. Da
keine Massen verloren gehen koénnen, muss die Gesamtmasse an geschmolzenem Eis
als Wassermasse gleichméflig iiber die Ozeane verteilt werden, vergleiche Abbildung 14

b), damit in Summe kein Massenverlust oder Uberschuss entsteht. Die vorhandenen
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Massenénderungen werden ebenfalls nach Kugelfunktionen bis Grad und Ordnung 180
entwickelt.
Es wird angenommen, dass sich die Massen nur auf der Oberfléche der Kugel veréndern.

Dadurch berechnen sich die vollstdndig normierten Stokes-Koeffizienten wie folgt:

AAnm 1 1 _ cos(m\)
i — = A\, 0) By (cOs 9 d 5.11
AB,,, } 2 +1 Mg //Qm( JFom (cos ){ sin(mA) (5.11)

Dabei bezeichnet m(\, #) die Massenverédnderung auf der Kugeloberfliche, alle anderen

Abkiirzungen sind analog zu Kapitel 3.
Verwendet man die Abkiirzungen aus Formel (3.30) und approximiert man das Integral
in Formel (5.11) durch Summation iiber das gleichméBige Raster, kann man die Stokes-

Koeffizienten tiber Formel (5.12) bestimmen.

AAnm
ABW} i ST |

Addiert man nun AL

nm7

wm (U, A)

(5.12)

§Q\ Q)
3

)

i, 0T A[lnm, AB,,,,, erhilt man die Koeffizenten fl,(@l,?@, BT(LITZL,

welche fiir die Iteration Verwendet werden.

Aﬁjn)z = AT+ AAnn
_ _ _ (5.13)
BY = BT 4 ABun

i g

Die neuen Koeffizienten Ay, Brm bestimmen nun eine neue Aquipotentialﬂéiche, ver-
gleiche Abbildung 14 c¢), welche als Start fiir das iterative Angleichen der Verlagerung

der Wassermassen verwendet wird.

5.3 Verlagerung Wassermassen

Uber den Vergleich der Geoidundulation aus den Koeffizienten des urspriinglichen Stor-

(1 p0)

potentials AL ., und der neuen Entwicklung Ay, B kann fiir die Meeresregionen

nms B
die Differenz des Meeressplegels allein aus gravitativen Effekten berechnet werden. We-
gen unserer Annahme, dass sich der Meeresspiegel an einer Aquipotentialfléiche orientiert,
kommt es erneut zu einer Massenverlagerung, vergleiche Abbildung 15.

Uber die Ozeane verteilt kommt es besonders in Gebieten, wo an Land Eismassen
verloren gehen, zu einem Absenken der Geoidundulation und dadurch zu einem Verlust
an Wasservolumen, wenn man das Wasservolumen als den Raum zwischen Ozeanboden

und Aquipotentialfliche betrachtet. In den restlichen Gebieten kommt es durch das
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gleichméfige Aufbringen der Wassermassen iiber die Ozeane zu einer Erhohung der
Geoidundulation und somit zu einem Gewinn an Wasservolumen. Da in Summe der
Gewinn und Verlust der Wassermassen nicht Null ergibt, es jedoch auch nicht zu einer
Anderung der Gesamtmasse kommen kann, bildet sich der neue Meeresspiegel streng
genommen entlang einer neuen Aquipotentialfliiche mit einem neuen Wert fiir Wy aus,
vergleiche Formel (3.8). Praktisch wird in dieser Arbeit die neue Aquipotentialfliche
so gewihlt, dass sie parallel zur neuen Aquipotentialfliche liegt und in Summe das
neugewonnene Volumen an Wassermassen und das wegfallende Volumen Null ergibt.
Streng genommen sind zwei Aquipotentialflichen unterschiedlichen Potentials nicht
parallel. Da sich jedoch der Abstand zwischen den Aquipotentialflichen im Zehntel-
Millimeterbereich befindet, kann die Parallelitéit als gute Ndherung angenommen werden.
Das neu gewonnene Wasservolumen wird in Wassermassen m(!) umgerechnet, wobei
eine Dichte des Wassers von py = 1000 Kilogramm pro Kubikmeter angenommen wird.

Infolge der Bedingung, dass sich die Gesamtmasse im System nicht &ndern darf, gilt:
>3 m@,A) =0 (5.14)
g A

Diese Wassermassen werden erneut in Kugelfunktionen entwickelt

AAY 11 Crm(9,\)
nm __ (1) nm\V, 1
ABG, } 2n+1 Mg XA: 20: m(.9) Snm (0, X) (5.15)
und somit ergeben sich die neuen Stokes-Koeffizienten zu
AR, = A0+ AL,
(5.16)

BZ) = B+ ABY)

wobei diese Schritte iterativ wiederholt werden, bis Konvergenz eintritt. Da die Was-
sermassen im ersten Schritt bereits ein Vielfaches kleiner sind als die abgeschmolzenen
Eismassen, wird die Konvergenz schnell erreicht.

Zusammengefasst gilt fiir die Iteration:

A0 Z A0 4 A A0

m nm

1
Bt — B - AR >47
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mit den Startwerten:

Ay = AL
B = By
AAY) 11 Com (9, ) (>15)
oy = — > > m(n 6
ABnm 2n+1 Mg N 0 Snm( ) )

Konvergiert das Ergebnis nach (n) Iterationen, so kann man die Anderung des Meeres-
spiegels infolge von gravitativen Effekten Ahg,q, als die Differenz der Geoidundulation
des Stérpotentials vor den Massenverlagerungen N(©) (9,A) und der Geoidundulation
nach der n-ten Iteration N (1, \) berechnen.

Ahgrap(9,X) = N® (9, X) — NO (9, ) (5.19)

5.4 Aufbringen des Wasservolumens

Bisher wurden nur iiber die Differenzen der Geoidundulation die gravitativen Anderungen
infolge der Massenverlagerungen beriicksichtigt. Das durch das Abschmelzen der Eismas-
sen frei gewordene Wasser wirkt jedoch nicht nur als Masse auf die Aquipotentialfléiche,
und somit auf den Meeresspiegel, sondern auch als Wasservolumen.

Aufgrund des iterativen Angleichens der Wassermassen ist bekannt, wie sich das
Wasser massenméflig iiber die Ozeane verteilt. Diese Massen koénnen einfach in Vo-
lumsénderungen und somit Hohendnderungen der Meeresoberfliche umgerechnet wer-
den. Dabei wird eine Dichte des Wassers von py = 1000 Kilogramm pro Kubikmeter
angenommen. Somit ergibt sich fiir das gleichméfige Auftragen der Wassermassen auf

ein 1 x 1 Grad grofles Raster zum Beginn der Iteration

292 meis(d, Now
220 20 A0, N)O(9, )

Dabei bezeichnet die Abkiirzung A(¢, \) die Fliche der Rasterzelle an der Stelle (¢, \).
Das negative Vorzeichen kommt durch die Umrechnung der verlorenen Eismassen in neu
gewonnene Wassermassen. Der Ausdruck ) 4>, A(9,\)O(9, \) steht fiir die Summe
der Ozeanfliche, welche bei rund 3.64 - 104 Quadratmetern liegt.

Der Einfluss des iterativen Angleichens auf eine Rasterzelle kann iiber Formel (5.22)

Ahg =

(5.20)

berechnet werden, wobei m; die Summe aller Massenverlagerungen, welche iterativ auf
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dieser Rasterzelle durchgefiihrt worden sind, bezeichnet.

m(¥,A) => m®@,x) (5.21)
k
Ahiy (9, ) = W (5.22)

Dabei gilt wegen der Bedingung (5.14):
> Ahip=0 (5.23)
9 A

Somit ergibt sich die Anderung des Meeresspiegels infolge des Aufbringens des Volu-
mens unter Beriicksichtigung von (5.20) und (5.22) zu:

Ahvol(’ﬂ, /\) = Ahgl + Ahit(’ﬂ, )\) (5.24)

5.5 Verschiebung des Koordinatenursprungs

Die Koeffizienten von Grad Eins der Kugelfunktionsentwicklung sind direkt mit dem
Ursprung des Koordinatensystems verbunden. Bestimmt man den absoluten Meeress-
piegelanstieg, so ist es unbedingt notig, dass der Koordinatenursprung moglichst stabil
ist [Blewitt et al., 2010]. Verdnderungen werden eins zu eins in einen verdnderten Meeres-
spiegel iibertragen.

Koordinatensysteme werden meist so gewéhlt, dass ihr Ursprung im Schwerpunkt der
Erde liegt. Durch Massenverlagerungen kann es zu einer Verschiebung des Schwerpunkts
und somit zu einer Verschiebung des Koordinatenursprungs kommen. Dieser Einfluss
muss bei der Berechnung beriicksichtigt werden, da sich der absolute Meeresspiegel auf
den Koordinatenursprung bezieht.

Abbildung 20a) verdeutlicht den Effekt fiir eine angenommene Verschiebung des Koor-

dinatenursprungs in Richtung & = (O 0 I)T Zentimeter. Aufgrund der inhomogenen
Verteilung der Landmassen, vergleiche Abbildung 20b), kommt es bei der Berechnung des
mittleren Meeresspiegelanstiegs iiber alle Ozeane mittels Formel (5.1) zu einem schein-
baren Ansteigen beziehungsweise Abfallen des mittleren Meeresspiegels. Zur besseren
Darstellung des Effekts wird in Abbildung 20 eine flichentreue kartographische Abbil-
dung verwendet. Bereits eine Anderung des Koordinatenursprungs von nur 1 Millimeter,
kann einen Fehler des mittleren globalen Meeresspiegels von 0.4 Millimeter verursachen
[Kierulf and Plag, 2006].

Praktisch wird der Koordinatenursprung derart verschoben, dass die Koeflizienten
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vom Grad Eins Null werden.
Ajg=A11=B1;1 =0 (5.25)

Durch die Verschiebung des Koordinatenursprungs verdndern sich die Hohen aller Punkte
der Meeresoberfliche Ahy,sp(9, A), weshalb die Anderung des absoluten Meeresspiegels
angepasst wird. Die Anderung der Meereshohen berechnen sich einfach iiber den Ver-
gleich der Geoidundulation vor dem Nullsetzen der Grad Eins Koeffizienten N (¢, A) mit
der Geoidundulation nach dem Nullsetzen N°(1J, \)

Ahyrsp(9,N) = NO(9, 1) — N (9, \) (5.26)

Abbildung 20: Einfluss der Verschiebung des Koordinatenursprungs auf die mittlere
Meereshohe. a) infolge einer Verschiebung von einem Zentimeter in Rich-
tung z-Achse, b) durch die inhomogene Verteilung der Landmassen

kommt es zu einem scheinbaren Meeresspiegelabfall von 0.95 Millimeter.
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Berechnet man die Anderung des mittleren Meeresspiegels wie in Gleichung (5.2), so
gilt in unserem Fall fiir die Berechnung des Meeresspiegels an der Position (1, ) unter
Beriicksichtigung der Effekte von (5.19), (5.24) und (5.26):

ASL(9, ) = Ahgran(9, \) + Aot (9, A) + Alrsp (9, \) (5.27)

Bestimmt man die Anderung des mittleren Meeresspiegels wie in Gleichung (5.28),
kann die Anzahl an Effekten fir die Berechnung der Anderung der Meereshshe be-
liebig erweitert werden. Beispielsweise kann der Effekt der thermischen Ausdehnung
Ahgperm (9, A), der atmosphérischen Auflast Ahgyy, (9, A) oder der Frischwasserzufuhr
Ah fyasser (¥, A) mitberiicksichtigt werden.

ASL(9,A) = Ahgran(9,X) + Ahyot (9, ) + Ahupgy + - . (5.28)

5.6 Anderung Trigheitstensors

Als ein Nebenprodukt der Berechnung kann die Auswirkung der Massenverlagerungen
infolge des Abschmelzens der Kryosphére auf den Trégheitstensor der Erde C bestimmt
werden. Dies ist vor allem fiir Studien der Erdrotation von Interesse, da Anderungen der

Trégheitsachse direkten Einfluss auf die Erdrotation haben.

Der Tragheitstensor der Erde C gibt die Tréagheit der Erde beziiglich einer Drehung

an.

Cip Ci2 Ci3
C=|Cy1 Coa Co3 (5.29)
C31 C32 (C33

Dabei bezeichnet man die Hauptdiagonalelemente C; ; mit ¢ = j als Trigheitsmomente
und die Nebendiagonalelemente i # j als Deviationsmomente. Kennt man die Massen-

verteilung eines Korpers, sprich die Massenpunkte m; und deren Ortsvektoren z; =

=
(xi Yi zz> , so kann der Trigheitstensor folgendermaflen berechnet werden:

Caﬂ = Zm, (<f,, fl> 5a,,8 — :L‘mxw) «, ,3 S {1, 2, 3} (530)

)
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1fallsa=p
mit 4, 8 = , Ti1 = T, Tio = y; und x;3 = z;. Daraus folgt
a,f { 0 falls a 7& 6 i1 iy L2 Yi 13 % g

yi+ 2 iy —wiz
C= Z mi | —xiy xP+ 22 —yiz (5.31)
! —xizi Yz T4yl

Man sieht, dass C symmetrisch ist, es gilt
Cap=0Csa (5.32)

Jede reelle Matrix ist diagonalisierbar, das heifit es existiert eine Orthonormalbasis aus

ihren Eigenvektoren fiir die gilt
A 0 0
C=]|0 B 0 (5.33)
0 0 C

Die Eigenvektoren definieren die Haupttriagheitsachsen, A, B, C sind die Haupttragheits-
momente. Dabei bedeutet ,,”“, dass es sich um Variablen beziiglich des Hauptachsensys-
tems handelt.

Die Massenverteilung der Erde ist nicht genau genug bekannt, um daraus mittels (5.31)
den Tragheitstensor bestimmen zu kénnen. Man kann ihn jedoch direkt aus den Grad
Zwei Kugelfunktionskoeffizienten bestimmen [Marchenko and Abrikosov, 2001].

Folgt man Chen and Shen [2010] gilt in einem Internationalen Terrestrischen Refe-

renzrahmen fiir das Grad Zwei Gravitationspotential, vergleiche auch Formel (3.45):

2
> [AgmC (9, A) + BamS(9, M) (5.34)

m=0

_ GMgpR?

Wa
r3

Dabei bezeichnet G die Gravitationskonstante, Mg die Erdmasse und a den mittleren
Erdradius. flgm und B’g,m sind die vollstéindig normierten Grad zwei Kugelfunktions-
koeffizienten, C(9, \), S(1J, \) stehen fiir die Abkiirzungen in (3.30) und (r, \,6) stehen
fiir die Polarkoordinaten des Aufpunkts. Dabei gilt, r ist der Abstand zwischen dem
Koordinatensystem und dem Aufpunkt, A ist dessen Linge und 6 dessen Kobreite.

In einem kartesischen Koordinatensystem mit x-Achse Richtung Greenwich, y-Achse

Richtung 90° Osten und z-Achse Richtung mittleren Rotationspol Conventional Inter-
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national Origin (CIO) gilt fiir (5.34) Folgendes:

Wy = V15 GMpR? 7T QF (5.35)
2 rd
wobei fiir Q gilt )
Ago — /:%0 B Az
Q=| By  —App-7E By (5.36)
A2,1 By 2420

’ V3
Im Hauptachsensystem der Erde, also wenn die Koordinatenachsen mit den Haupt-
tragheitsachsen zusammenfallen, kénnen die Gleichungen (5.34) bis (5.36) wie in (5.37)
bis (5.39) dargestellt werden.

2

GMgR? o
W = =2 S [AgnC (9, X) + BomC(D, N)] (5.37)
" m=0
15 GMER? 1 ~ -
Wy = E%FTQF (5.38)
2 70
~ Ayo — % 0 0
Q= 0 — Ay — fjg 0 (5.39)
214270
0 0 %

Dabei gilt fiir die Koeffizienten flgm und Bgm, dass diese nicht die Koeffizienten aus den
Schwerefeldmodell sind und deshalb bestimmt werden miissen. Dabei handelt es sich um
ein Eigenwertproblem.

Um die Eigenwerte ¢; mit ¢ € {1,2,3} zu bekommen, miissen die Nullstellen des
charakteristischen Polynoms der Matrix Q bestimmt werden, also |Q — el3] = 0, dabei
steht I3 € R3*3 fiir die Einheitsmatrix.

Die Eigenwerte berechnen sich mittels [Marchenko and Abrikosov, 2001]

€ = 2\/Esin <¢+7T>

3 3
€ = —2\/§sin <(§> (5.40)
€3 = 2\/§sin <¢ ; W)
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wobei gilt

p= Ag,a + 21%71 + B%,l + [1%72 + B%,Z
243, A3,

q — 9 + 9
3vV3 V3

+ A%,Q (A%,l - B%,l) + 2[1%,133,1322,2

¢ = arcsin (3)\2/§p_3/2q>

Mit Hilfe der Eigenwerte aus (5.40) kann die Matrix Q folgendermaBen angeschrieben

(A5, + B3, — 245, —2B3,) +

werden.
€1 0 0
Q=[0 & 0 (5.41)
0 0 €3

Vergleicht man (5.41) mit (5.39) erkennt man, dass

e1= Az — Ao
BERVE]
. A
€2 = —A2 — \/253)0 (5.42)
245
€q =
SE
woraus durch Umformen von (5.42) folgt
AQ,O _ \/353
i 2 . (5.43)
A272 = €1 + i
Aus dem Verhiltnis
-~ A+B-2C
Y2y (5.44)
~ 3(B—A '
Agpp = V3(B - 4)
2\/5a2ME
und der dynamischen Erdabplattung
C — ALB
H=—F¢ 2 (5.45)
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welche unabhéingig aus astronomischen Beobachtungen bestimmt werden kann, folgt aus
Formel (5.44) und (5.45)

LYy Ay
A=+V5M — — | Ay — —
\f EQ [( H) 2,0 \/§
L\ 5 A 5.46
B =+v5HM - —1A , (5.46)
V5 EQ [( q 2,0 1+ \/‘3
A
C = —V/5Mga® é’o
und somit der zugehorige Triigheitstensor C der Erde im Hauptachsensystem
A 0 O
C=|0 B 0 (5.47)
0 0 C

Die zugehorigen normierten Eigenvektoren 7"? der Eigenwerte ¢; sind die Kerne der

Matrizen Q — €; 13, welche durch Loésung der Gleichung

(Q-eb)fi=0 ie{l,2,3} (5.48)

und anschlieBendem Normieren gefunden werden kénnen. Somit ergeben sich fiir die

Eigenvektoren

= | m; (5.49)

wobei gilt

: 24 -
= 2 (Ei - =20 B2,1Uz'>

Az V3
3 i 2 —-1/2
) BgJul € + 2 \2[0
491

A LA A
Ay1Bo1+ Bao (fi —==

U; =

Bo1Bas + Agy (Q + Aga +

7)
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Die Vektoren 7; bilden eine orthonormale Basis, das heif3t, es gilt fiir das Skalarprodukt

1fallsi =

o (5.50)
0 falls i # j

(73, Tj) = 04 mit b;j = {
Sie sind die in die Hauptachsen gedrehten Einheitsvektoren. Somit ergibt sich die Rota-

tionsmatrix einfach, indem man spaltenweise die 7; einsetzt.

Die Drehung des Trégheitstensors in das urspriingliche kartesische Koordinatensystem
erfolgt unter Beriicksichtigung von (5.47) und (5.51) durch

C=RCR' (5.52)

Damit ist es moglich, Tragheitstensoren, welche beziiglich derselben Achsen gegeben
sind, zu addieren und deren Anderung zu bestimmen. Somit kann der Trigheitstensor der
urspriinglichen Kugelfunktionsentwicklung, welcher durch die Stokes-Koeffizienten des
urspriinglichen Erdschweremodells bestimmt wird, mit dem Tragheitstensor der Massen-
verlagerungen, welcher zum Beispiel aus Formel 5.31 berechnet wird, verglichen werden.

Die Anderung des Trigheitstensors ist im Vergleich zu den Gréflen der Trigheits-
und Deviationsmomente sehr klein, weshalb speziell auf numerische Probleme geach-
tet werden muss. Deshalb ist eine geschlossene analytische Losung der Eigenwerte und
Eigenvektoren, wie sie hier beschrieben wird, von Vorteil.

Die Ergebnisse der Berechnung der Anderung des Trigheitstensors werden im Fol-
genden nicht weiter verwendet, um den Einfluss der verénderten Erdrotation auf den
Meeresspiegelanstieg zu berechnen, da die erwarteten Anderungen im Vergleich zu den
Anderungen infolge der gravitativen Effekte und des neuen Volumens sehr klein ausfal-
len werden. Speziell ist die Unsicherheit der Massenverluste und die daraus entstehende
Unsicherheit der Berechnung deutlich grofler als der Einfluss der Erdrotation. Hingegen
konnten die Daten verwendet werden, um den Einfluss auf die Polbewegung zu untersu-
chen [Adhikari and Ivins, 2016].
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6 Ergebnisse

In diesem Kapitel werden die Ergebnisse der Arbeit prisentiert, wenn die Berechnung
wie in Kapitel 5 durchgefiihrt wird.

Insgesamt werden drei Szenarien behandelt:

e Szenario I behandelt den Meeresspiegelanstieg infolge des jahrlichen Abschmelzens
der Kryosphére. Dabei werden nur Massenverlagerungen fiir die Eisschilde und

Gletscherregionen beriicksichtigt.

e Szenario II beriicksichtigt zusétzlich zum Abschmelzen der Kryosphére die durch-

schnittliche Massendnderung der Landhydrologie aus GRACE Messungen.

e Szenario III behandelt den hypothetischen Fall, dass der gesamte Eisschild in

Gronland abschmelzen wiirde.

Dabei wird besonders fiir Szenario I auf die Zwischenergebnisse eingegangen. Zusétzlich
wird in Szenario I die Notwendigkeit der Beriicksichtigung der rdumlichen Verteilung
der Massenverlagerungen fiir die Eisschilde, sowie der Einfluss infolge der postglazialen
Landhebung (GIA) visualisiert.

6.1 Szenario I: Jahrliches Schmelzen

Fiir das erste Szenario werden die Massenverlagerungen, wie in Tabelle 7 aufgelistet,
angenommen, wobei fiir die Gletscherregionen eine gleichméfiige Verteilung und fiir die
Regionen der Eisschilde eine Verteilung gleich der bestimmten Massentrends fiir das
Jahr 2015 aus monatlichen GRACE Lésungen angenommen wird, vergleiche Kapitel 5.1
beziehungsweise 5.1.3.

Abbildung 21a) zeigt die rdumliche Verteilung der Massenéinderungen ausgedriickt
in Zentimetern EWH, welche fiir den Start der Iteration in der Berechnung verwendet
wird. Die Massen entsprechen jenen aus Gleichung (5.12). Es handelt sich dabei um
alle Eismassenéinderungen und das gleichméflige Auftragen der Wassermassen auf die
Ozeane, vergleiche Abbildung 14b). Weile Fldchen zeigen Gebiete, fiir die keine Mas-
senéinderung angenommen wird. In Summe kommt es zu einem Eismassenverlust von
—555 Gigatonnen. Diese Masse wird gleichméfig {iber die Ozeane aufgeteilt.

In Abbildung 21a) sind die Massen dargestellt, welche durch das iterative Angleichen
der Wasseroberfliche an die neue Aquipotentialfliche entstehen. Sie entsprechen den

iterativ gewonnenen Massen von Gleichung (5.15), vergleiche Abbildung 15.
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a) Massenverlagerung - Start

= &

-20 -15 -10 -5 0
EWH [cm]
Massenverlagerung - Iterativ

-0.25 -0.2 -0.15 -0.1 -0.05 0
EWH [cm]

Abbildung 21: a) verwendete Massenédnderungen fiir den Start der Iteration. b) Mas-
sendnderungen infolge des iterativen Angleichens
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Vergleicht man Abbildung 21a) mit Abbildung 21b) sieht man, wie gering die Massen-
danderung infolge des iterativen Angleichen im Vergleich zur Massenénderung infolge des
Abschmelzens der Wassermassen ausfillt. Das erkldrt auch die schnelle Konvergenz der
Iteration.

Abbildung 22a) fasst die Ergebnisse der iterativen Massenverlagerung zusammen und
visualisiert die gesamte Anderung, welche aufgrund der gravitativen Effekte entsteht,
vergleiche Kapitel 5.2 und 5.3. Die Anderung des Meeresspiegels wird durch Vergleich
der Geoidundulationen vor und nach den Massenverlagerungen, analog zu Formel (5.19)
berechnet. Insgesamt haben die gravitativen Effekte eine Groflenordnung von maximal
+0.5 Millimeter fiir die meisten Ozeangebiete. Ausnahmen bilden die polaren Regionen,
wo die Differenz an den Ozeanen {iber zwei Millimeter steigen kann.

Auf den globalen mittleren Meeresspiegel haben die gravitativen Effekte keinen Ein-

fluss. Bestimmt man

9, A) - Ahgray (Y, A)dQ
[ O, )dQ

(@)

AMSLgray = Lo O (6.1)
so liegt das Ergebnis deutlich unter einem Zehntel Millimeter, vergleiche Tabelle 8.

Infolge der angenommenen Massenverlagerungen kommt es zu einer Verschiebung des

Schwerpunktes der Erde, also des Geozentrums und infolgedessen auch des Koordina-

tenursprungs, welcher wie in Kapitel 5.5 beschrieben, beriicksichtigt werden muss.

—0.08
AT = 0.13 | [mm] (6.2)
—-0.29

Dabei zeigt die x-Achse Richtung Greenwich, die y-Achse Richtung 90° Ost und die
z-Achse Richtung Nordpol. Die groie Verschiebung in z-Richtung lésst sich aus der
ungleichen Verteilung der Massenverluste erkldren. Auf der Nordhalbkugel gehen ver-
gleichsweise mehr Massen verloren als auf der Siidhalbkugel. Durch den Verlust der
Massen im Norden verschiebt sich der Schwerpunkt Richtung Siiden. Betrachtet man
nur die Verschiebung in x- und y-Richtung, so wandert der Massenschwerpunkt Rich-
tung 122° Ost. Diese Verschiebung kann durch den Indischen und Pazifischen Ozean
erklart werden, wo sich die Wassermassen sammeln, vergleiche Abbildung 22a).

In Summe verlagert sich der Massenschwerpunkt der Erde, und somit der Ursprung
des Koordinatensystems um 0.33 Millimeter. Dies hat eine Anderung des mittleren Mee-

resspiegels von —0.03 Millimeter zur Folge, vergleiche Tabelle 8.
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[mm]

Abbildung 22: a) Visualisierung des gravitativen FEinflusses auf den Meeresspie-
gel. b) Kombination aus gravitativem Einfluss und Verschiebung des

Koordinatenursprungs
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Abbildung 22b) zeigt die Anderung der absoluten Meeresh6he nach Beriicksichtigung
der gravitativen Einfliisse und der Verlagerung des Geozentrums. Vergleicht man Ab-
bildung 22b) mit 22a) erkennt man deutlich die Verlagerung des Meeresspiegelanstiegs
in Richtung Norden. Auflerdem erkennt man die Abnahme des Meeresspiegelanstiegs
zwischen Indien und Australien, genau dort, wohin sich das Geozentrum verlagert. Auf
der entgegengesetzten Seite der Erde, 6stlich und westlich von Stidamerika, kommt es
infolge dieser Verlagerung zu einem Anstieg des absoluten Meeresspiegels.

Abbildung 23 visualisiert den Meeresspiegelanstieg nach Aufbringen des Schmelzwas-
servolumens, wie in Kapitel 5.4 beschrieben. Sie zeigt den kombinierten Effekt von gravi-
tativen Einfliissen, kombiniert mit dem Einfluss der Anderung des Koordinatenursprungs
und dem Aufbringen des Schmelzwasservolumens.

Der grofite Meeresspiegelanstieg wird in den dquatorialen Regionen erwartet. In den
polaren Regionen, speziell im Bereich des Nordpols kommt es zu einem Absinken des
Meeresspiegels. Fiir Europa und die Regionen mittlerer Breite féllt der Meeresspiegel-

anstieg nicht so dramatisch aus.

SL = Ahgray + Ay,

sp + Ahvol

— e

v, " z

-3 -2.5 -2 -1.5 -1

[mm]

Abbildung 23: Berechneter Meeresspiegelanstieg infolge der gravitativen Einfliisse, kom-
biniert mit dem Einfluss der Anderung des Koordinatenursprungs und

dem Aufbringen des Schmelzwasservolumens
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Tabelle 8: Anderung des mittleren Meeresspiegels AM SL infolge der Massenverlagerun-

gen aus Szenario |

Einfluss [mm)]

Ahgray  0.0680.018
Ahyrgy  -0.030+0.003
Ahyy 152540473
AMSL 1.562+0.488

Tabelle 8 listet die Ergebnisse der Anderung des mittleren Meeresspiegelanstiegs auf.
Die Anderung des mittleren Meeresspiegels infolge von Massenverlagerungen betriigt
ungefihr 1.5 4+ 0.5 Millimeter pro Jahr. Der beobachtete Meeresspiegelanstieg liegt bei
3.3 4+ 0.4 Millimeter pro Jahr, vergleiche Abbildung 4. Dabei ist der Haupteinfluss der
Meeresspiegelerhhung die thermische Expansion, vergleiche Kapitel 2.1, weshalb die
berechneten Werte als plausibel angenommen werden kénnen. Laut IPCC Report liegt
der Einfluss der Kryosphére derzeit bei 1.46 + 0.40 Millimeter, vergleiche Tabelle 1. Die
Fehlerabschétzung in Tabelle 8 berechnet sich anhand der Verwendung der Massen aus
Tabelle 7 inklusive ihrer Standardabweichungen.

Wie man aus der Berechnung des mittleren Meeresspiegels aus Tabelle 8 erkennt,
dndert sich der mittlere Meeresspiegel nur merklich infolge des Aufbringens des neuen
Volumens an Schmelzwasser. Allein die Berechnung des mittleren Meeresspiegels gibt
jedoch keinen guten Uberblick iiber den tatséichlichen Meeresspiegelanstieg, da dieser
rdumlich nicht gleichméBig erfolgt. In den dquatorialen Regionen steigt der Meeresspiegel
stérker als das globale Mittel, in den Polarregionen weniger.

Deshalb ist es wichtig, neben dem mittleren Meeresspiegel auch die globale Verteilung
zu berechnen. Die gravitativen Einfliisse und zu einem kleineren Teil der Einfluss der
Anderung des Koordinatenursprungs bestimmen dabei die riumliche Verteilung.

Abbildung 24 zeigt den Einfluss der einzelnen Eisschilde und Gletscherregionen auf den
mittleren Meeresspiegel. Dabei zeigt sich ein groler Unterschied des Einflusses zwischen
den Eisschilden und den Gletscherregionen infolge des viel grofieren Massenverlustes. Nur
die Gletscherregionen von Alaska, Kanada und den Anden veréndern die Lésung sichtbar.
Speziell die Massenverluste der Region Alaska haben einen Riickgang des Meeresspiegels
westlich von Nordamerika zur Folge. Selbes gilt fiir die Anden in Siidamerika.

Die Massenverluste in Russland, Island und Spitzbergen haben kaum Einfluss auf die
regionale Anderung des Meeresspiegels. Dies rechtfertigt das Vorgehen, dass Gletscher-

gebiete, deren Verluste kleiner als 5 Gigatonnen sind, vernachléssigt werden.
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Gronland

-0.6 -0.4 -0.2 0 0.2 0.4

[mm]

Abbildung 24: Einfluss der einzelnen Regionen auf den Meeresspiegelanstieg
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6.1.1 Einfluss der Massenverteilung

Abbildung 25 zeigt, warum die rdumliche Verteilung fiir die Eisschilde nicht als gleichmé-
Big angenommen werden kann und die rdumliche Verteilung in der Berechnung beriicksichtigt

werden muss.

Glelchmaﬁlg Antarktis

Glelchmaﬁlg Gronland

leferenz Antarktis Differenz Gronland

[mm]

Abbildung 25: Einfluss der Massenverteilung auf den Meeresspiegelanstieg
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Links ist in Abbildung 25 die Anderung des Meeresspiegels infolge der Massenverla-
gerungen bei der Antarktis, rechts bei Gronland dargestellt. Dabei wird fiir die oberen
Bilder eine gleichméflige Verteilung angenommen. Die mittleren Bilder zeigen die Ver-
teilung aus den GRACE Messungen und unten ist die Differenz eingezeichnet.

Besonders fiir die Antarktis gibt es grole Unterschiede. Eine gleichméfiige Verteilung
hat ein deutlich niedrigeres maximales Absinken zur Folge. Dies wird dadurch erklért,
dass sich mehr Massenverluste im Landesinneren konzentrieren. Diese Massenverlage-
rungen haben weniger Einfluss auf das kiistennahe Absinken. Fiir die Westantarktis f&llt
das Absinken im Fall einer gleichméfligen Verteilung viel niedriger aus. Die Differenz
betrigt teilweise zwei Millimeter, sie ist damit fast so grol wie die generelle Anderung
des Meeresspiegels in dieser Region. Auflerdem verschwinden die Flédchen, bei denen eine
Massenzunahme auftritt, wodurch es zu keinem Anstieg des Meeresspiegels im Bereich
zwischen 0° und 60° Grad Ost kommt.

Fiir Gronland hat die rdumliche Verteilung einen kleineren Einfluss als fiir die Antark-
tis. Vergleicht man Abbildung 18 und 19 erkennt man, dass die Verteilung des Abschmel-
zens in Gronland gleichméBiger ist als fiir die Antarktis. Eine gleichméflige Annahme der
Verteilung in Grénland zeigt eine geringere Abnahme des Meeresspiegels im Siidwesten.

Fiir den Nordosten wiirde dagegen der Meeresspiegelanstieg stiarker ausfallen.

6.1.2 Einfluss der postglazialen Landhebung

Wihrend der letzten Eiszeit waren grofie Gebiete in hoheren Breiten von einer dicken
Eisschicht bedeckt. Diese Eisschicht hat infolge ihrer grofien Masse die Erdoberfliche
verformt. Durch das Abschmelzen der Eisschicht und dem Wegfallen der Massen kam es
erneut zu einer viskoelastischen Verformung der Erde, welche bis heute anhélt. Diesen
Effekt nennt man die postglaziale Landhebung (Glacial Isostatic Adjustment) (GIA).

In den Regionen, die zuvor vergletschert waren, wie Kanada oder Nordwesteuropa
kommt es zu einer Hebung der Landmassen, teilweise von bis zu 1 Zentimeter pro Jahr,
Abbildung 26 visualisiert die Landhebung fiir das verwendete GIA Modell von [Geruo
et al., 2013]. Diese Hebung hat einen grofen Einfluss auf den relativen Meeresspiegel,
welcher direkt mit der Kiiste verbunden ist. Dies ist auch ein grofler Einflussfaktor,
warum der relative Meeresspiegel in Teilen von Kanada und Skandinavien f#llt.

Die Hebung und somit Verschiebung der Massen hat ebenfalls einen Einfluss auf die
Geoidundulation, siehe Abbildung 27b). Somit gibt es einen Einfluss auf den absolu-
ten Meeresspiegel, welcher in dieser Arbeit betrachtet wird. Abbildung 27a) zeigt den
Einfluss der postglazialen Landhebung, ausgedriickt als Masse dquivalenter Wasserhche.

Der Effekt ist besonders grofl in Kanada, Nordwesteuropa und der Antarktis, aber auch
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Bereiche, die wihrend der letzten Eiszeit nicht vergletschert waren, werden beeinflusst.

Die Satellitenmission GRACE misst jede Form von Massenverinderung. Somit wird
auch der Effekt infolge der Hebung von Landmassen mitbeobachtet. Ist man an der
Verdnderung von Eismassen aufgrund der Klimaerwérmung interessiert, muss der Effekt
der postglazialen Landhebung beriicksichtigt und aus der beobachteten Massenénderung
entfernt werden, da die GroBenordnung durchaus im signifikanten Bereich liegt. Verglei-
che Abbildung 27a) mit den Trends aus Abbildung 18 und 19.

Die Unsicherheiten dieses Modells von [Geruo et al., 2013] liegen bei £20%. Dieser
Wert kommt nicht aus einer strengen Fehlerbetrachtung sondern aus dem Vergleich dieses
Modells mit anderen verfiighbaren Modellen. Dabei iiberschétzen diese 20% den Fehler fiir
Kanada wahrscheinlich, da dort die Verdnderung der Eismassen und deren Abschmelzen
relativ genau bekannt ist. Der Fehler fiir Gronland und fiir die Antarktis konnte hcher
liegen, da man in diesen Gebieten weniger geschichtliche Aufzeichnungen zur Verfiigung
hat. Ebenfalls werden die +20% den Fehler in Gebieten, wo der Einfluss nahe Null liegt,

unterschiitzen, da 20% von Werten nahe Null zu niedrig ausfallen werden.

Hebung der Landmassen infolge GIA

-4 -2 0 2 4 6 8 10 12 14

Abbildung 26: Gréflenordnung postglazialer Landhebung [Geruo et al., 2013]
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Abbildung 27: a) Jahrlicher Einfluss der postglazialen Landhebung ausgedriickt in Mas-

se dquivalenter Wasserhdhe. b) resultierende jihrliche Anderung der
Geoidundulation
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6.1.3 Auswirkung auf den Tragheitstensor

Infolge der Massenverlagerungen &ndert sich der Trégheitstensor der Erde. Aus den
urspriinglichen Kugelfunktionskoeffizienten kann wie in Kapitel 5.6 der Trégheitstensor
bestimmt werden.

Im Folgenden werden alle Tréigheitstensoren beziiglich des urspriinglichen Koordi-
natensystems, also nicht in Hauptlage, dargestellt. Fiir den Trégheitstensor der ur-

spriinglichen Kugelfunktionsentwicklung Cy ergeben sich folgende Werte:

8.0025  0.0044  0.0000
Co=1-10°"| 0.0044 8.0179 —0.0000 (6.3)
0.0000 —0.0000  8.0365

Die Hauptachsen zeigen in die Richtungen, welche in Tabelle 9 aufgelistet sind.

Tabelle 9: Haupttriagheitsmomente und ihre Richtungen aus der urspriinglichen

Kugelfunktionsentwicklung

[kg-m?] Breite #[°] Lénge A [°]

Ap: 8.0025-10%7 0.00 165.07
By: 8.0179-10%7 0.00 75.07
Cy: 8.0365-10%7 90.00 —77.75

Man sieht also, dass das Haupttragheitsmoment Cy gut mit der z-Achse und somit
mit dem Nordpol zusammenfllt, wobei nahe des Nordpols die Lénge relativ unbestimmt
ist. Die Richtung der Haupttrigheitsmomente Ay und By liegen in der Aquatorebene.
Aufgrund der anniihernden Radialsymmetrie der Erde sind die Léngen beim Aquator
schlecht bestimmbar.

Berechnet man sich die Werte nach den Massenverlagerungen bekommt man folgende

Ergebnisse:
8.0025  0.0044  0.0000

C;=1-10" | 0.0044 8.0179 —0.0000 | =~ Co (6.4)
0.0000 —0.0000  8.0365

mit den Hauptachsen in Richtung der Werte aus Tabelle 10.
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Tabelle 10: Haupttréagheitsmomente und ihre Richtungen nach den Massenverlagerungen

[kg-m?] Breite 0 [°] Lénge A [°]

A;: 8.0025-10%7 0.00 165.07
B;: 8.0179-10%7 0.00 75.07
Ci: 8.0365-10%7 90.00 —77.52

Vergleicht man die Werte aus Tabelle 9 und 10, wird kaum ein Unterschied erkannt.
FEinzig der Wert der Lénge fiir das Tragheitsmoment C' &ndert sich, wobei die Linge in
solchen Breiten sehr schlecht bestimmt ist.

Grund dafiir sind die relativ kleinen Massendnderungen im Bezug zur Gesamtmasse
der Erde, welche bei E = 5.973 - 10?4 Kilogramm liegt.

Der Triigheitstensor rein aus den Massenverlagerungen, welcher mittels (5.31) berech-

net wird, betrigt:

—0.7423 —0.0401  0.2101
Cp=1-10%| —0.0401 —0.5787 —0.0958 (6.5)
0.2101 —0.0958  1.3388

Die Richtungen der Haupttrigheitsmomente sind in Tabelle 11 aufgelistet.

Tabelle 11: Haupttragheitsmomente und ihre Richtungen nur aus Massenverlagerungen

[kg'm?] Breite [°] Linge \[°]

A, . —0.7423 -10%8 5.20 —170.64
B,,: —0.5787-10%8 3.80 99.01
C,, : 1.3388 - 1028 83.55 —27.02

Dabei liegen die Werte der Massenverlagerungen teils um 12 Groflienordnungen unter
jenen der gesamten Erde. Dies hat besondere numerische Konsequenzen, da infolge der
Gleitkommadarstellung der Zahlen im Computer nur eine begrenzte Anzahl an Zahlen
zur Verfiigung stehen. Beispielsweise unterscheiden sich die néichsten darstellbaren Zah-
len fiir einen Wert von 8 - 1037, mit double precission Verspeicherung, um 9.4447 - 1021
Addiert man die Werte aus Tabelle 11 mit jenen aus Tabelle 9 so kommt es zu einer
Ausloschung von signifikanten Stellen. Darum ist es numerisch besser, die Werte fiir
Tabelle 10 iiber die Stokes-Koeflizienten zu berechnen.
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Berechnet man die Bewegung der Triagheitsachse C, so kommt man auf folgendes

Ergebnis:

Tabelle 12: Anderung der Haupttrigheitsachse C

X: 1.5923 [mas]
y: —0.7492 [mas]
Richtung: 25.2 [°W]

Die GroBenordnung der Anderung betrigt rund eine Millibogensekunde. Wobei die
Anderung in Richtung 25.2° West erfolgt.

Unter der vereinfachten Annahme, dass der Gesamtdrehimpuls der Erde gleich bleibt,
kann man mit Hilfe des neuen Trégheitstensors (6.3) eine neue Drehgeschwindigkeit der
Erde berechnen. Vergleicht man diese mit der Drehgeschwindigkeit der Erde mittels (6.4)
errechnet sich, dass sich die Drehrate um 5.5657'2 Radiant pro Sekunde, und somit die
Tagesldnge um 0.027 Millisekunden &ndert.

Generell bleibt zu erwihnen, dass die Berechnung der Anderung der Erdrotation infol-
ge von Massenverlagerungen jedenfalls eine genauere Betrachtung erfordert. Hier bietet

sich die Moglichkeit fiir weitere Forschungsarbeiten an.

6.2 Szenario Il: Jahrliches Schmelzen inklusive Landhydrologie

Szenario II betrachtet ebenfalls die jahrliche Anderung des Meeresspiegels. Unterschied
zu Szenario 1 ist, dass nicht nur Massendnderungen der Kryosphére, sondern von al-
len Landflichen bestimmt werden. Dabei wird angenommen, dass es sich bei den Mas-
seniinderungen um Wassermassenverlagerungen handelt und dass somit Anderungen der
atmosphérischen Auflasten von vernachléssigbarer Gréflenordnung sind.

Abbildung 28 zeigt die verdnderten Massenverlagerungen. Die Massentrends fiir die
Gebiete von Gronland und der Antarktis entsprechen jenen aus Szenario 1.

Fiir alle weiteren Landflichen werden die Massentrends ebenfalls aus monatlichen
GRACE Losungen berechnet. Im Unterschied zur Berechnung fiir die Gebiete der Kryo-
sphéire wird ein linearer Trend angenommen, da dieser die Zeitreihe der Landflichen
besser widerspiegelt. Da die Massentrends zwischen benachbarten Rasterzellen viel un-
gleichméfiger sind als bei den Eisschilden, wird das Ergebnis nachtréglich mit einem
GauB-Filter von der Grofle 5° x 5° und einer Standardabweichung von 1.5° gefiltert.

Hier sei nochmals auf einen Vergleich von Abbildung 28 und 27a) hingewiesen, wel-

cher recht deutlich den grofien Einfluss der postglazialen Landhebung, besonders fiir
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Massenzunahmen wie in Skandinavien, zeigt.
Die Gletschergebiete werden bei diesem Szenario nicht speziell behandelt. Thre Anderung
ist in den Massentrends aus den GRACE Monatslosungen enthalten, wobei sich dabei

die Anderungen infolge von Eisschmelze und andere Massenéinderungen iiberlagern.

Massenverlagerung

— <oe T

-14 -12 -10 -8 -6 -4 -2 0 2
EWH [cm]

Abbildung 28: Visualisierung der gesamten Massenverlagerungen inklusive der
Anderungen der Landhydrologie

Insgesamt kommt es zu einer Massenverlagerung von —399.1 Gigatonnen, also deutlich
weniger als in Szenario I, vergleiche Tabelle 7. Grund dafiir ist, dass in Szenario I nur
negative Massenverlagerungen beriicksichtigt werden. Wie man in Abbildung 28 sieht,
gibt es jedoch auch Gebiete, wo tendenziell eine Massenzunahme stattfindet, zum Beispiel
in Gebieten von Brasilien, Siidafrika, Indien und in Teilen von Russland. Auflerdem fallen
die negativen Massentrends der Gletscherregionen geringer aus, als in Szenario 1.

Abbildung 29 zeigt die Anderung der Geoidundulation infolge der gravitativen Ef-
fekte und infolge der Verschiebung des Koordinatenursprungs. Die Hohenunterschiede
fallen infolge der geringeren Massenverlagerungen tendenziell etwas geringer aus als in
Abbildung 22.
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Abbildung 29: Visualisierung der Ergebnisse. Oben: infolge gravitativer Anderungen.
Unten: infolge gravitativer Anderungen und der Verschiebung des
Ursprungs
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Die Verschiebung des Ursprungs ergibt sich fiir Szenario II folgendermafen:

~0.03
AZ=| 004 | [mm] (6.6)
—0.21

Vergleicht man diese Verschiebung mit jener aus Szenario I (6.2) erkennt man, dass sich

die Verschiebung viel mehr auf die z-Richtung konzentriert.

ASL == Ahg'rav + Ahursp + Ah”UOl

-2 -1.5 -1 -0.5 0 0.5 1 1.5

Abbildung 30: Visualisierung des berechneten Meeresspiegelanstiegs fiir Szenario 11

Abbildung 30 visualisiert das Ergebnis der Anderung des Meeresspiegels nach Bertick-
sichtigung aller in dieser Arbeit angefiihrten Effekte. Der Meeresspiegelanstieg ist ver-
glichen mit Abbildung 23 etwas niedriger. Tabelle 13 listet die Anderung des mittleren
Meeresspiegels analog zu Tabelle 8 auf. Dabei wird jedoch auf eine Betrachtung der Ge-
nauigkeit verzichtet, da eine Berechnung der Genauigkeit der Landmassentrends, wie in
Kapitel 5.1, zwar moglich ist, jedoch wahrscheinlich das Ergebnis nicht korrekt sein wird,
wenn ein sehr grofles Gebiet, wie in unserem Fall die gesamten Landmassen, betrachtet

werden.

80



6.2 Szenario II: Jihrliches Schmelzen inklusive Landhydrologie 6 ERGEBNISSE

Tabelle 13: Anderung des mittleren Meeresspiegels AMSL infolge der Massenverlage-

rungen aus Szenario 11

Einfluss  [mm]

Ahgray  0.053
Ahyrsy  -0.021
Ahyy  1.096
AMSL 1.129

Der mittlere Meeresspiegelanstieg infolge der Massenverlagerungen von Szeanrio 11
betrigt rund 1.1 Millimeter und erkldrt somit rund 33% des beobachteten mittleren
Meeresspiegelanstieg von 3.3 £ 0.4 Millimetern.

Vergleicht man diesen Wert mit den beobachteten Werten aus Tabelle 1 und der
Berechnung aus Szenario I in Tabelle 8 zeigt sich, dass die berechneten Werte deutlich
niedriger ausfallen. Dies liegt in der Tatsache, dass nur GRACE Messungen fiir die
Bestimmung der Massenverluste verwendet werden. Wahrscheinlich werden aufgrund der
geringen raumlichen Auflosung der GRACE Messungen, die Massentrends der Gletscher
nicht vollstéandig erfassen, vergleiche Kapitel 2.3.2.

Fiir die Anderung des Triigheitstensors ergeben sich folgende Werte fiir die Verdrehung
der Tragheitsachse fiir C:

Tabelle 14: Anderung der Haupttrigheitsachse C

X: 1.8519 [mas]
y: —0.4973 [mas]
Richtung: 15.0 [°O]

Auch wenn Szenario II die tatsdchlichen Massenverlagerungen besser widerspiegeln,
liegt der wesentliche Nachteil im Gegensatz zu Szenario I darin, dass die Einflussfaktoren
fiir die Massenverlagerungen nicht bekannt sind. Fiir das Verstdndnis des Meeresspie-
gelanstiegs ist es von entscheidender Wichtigkeit, die unterschiedlichen Einflussfaktoren

und ihre genauen Auswirkungen zu verstehen.
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6.3 Szenario Ill: Verlust Eisschild Gronland

Szenario I1I beschreibt den hypothetischen Fall, was passieren wiirde, wenn der Eisschild
von Gronland vollstédndig abschmelzen wiirde.

Bei diesem Szenario dndert sich die Dimension der Massenverluste im Gegensatz zu
Szenario I und II deutlich. Um zu veranschaulichen aus wie viel Eismasse der gronlin-
dische Eisschild besteht, zeigt Abbildung 31 die Dicke des Eisschildes.

4 3000

42500

60" N

75" W ’ 15" W

o o

60°W  4eyy  30°W

Abbildung 31: Dicke des Eisschildes in Gronland [Bamber, 2001]

Wie in Abbildung 31 zu sehen ist, ist der Eisschild im Zentrum Gronlands iiber drei
Kilometer dick. Insgesamt besteht der Eisschild aus 2.85 Millionen Kubikkilometer Eis,
welcher eine Fliache von 1.71 Millionen Quadratkilometern bedeckt.

Fiir die Berechnung ergibt sich ein Massenverlust von 2.68 Petatonnen, spricht 2.68 -
10" Tonnen.

Abbildung 32 zeigt den berechneten Meeresspiegelanstieg infolge dieses riesigen Mas-

senverlustes.
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ASL == Ahgrajy + Ahursp + Ah'UOl

Abbildung 32: Visualisierung des berechneten Meeresspiegelanstiegs fiir Szenario I11

Dabei gilt fiir die Anderung des mittleren Meeresspiegels:

Tabelle 15: Anderung des mittleren Meeresspiegels AMSL infolge der Massenverlage-

rungen aus Szenario IIT

Einfluss [m]

Ahgray  0.467
Ahyrspy  -0.398
Ahya — 7.353
AMSL  7.422

Man beachte, dass im Unterschied zu Tabelle 8 und 13 die Einheit diesmal Meter und
nicht Millimeter sind.

Fiir dieses Szenario lsst sich gut der Unterschied zwischen der Anderung des mittleren
Meeresspiegels und der réumlich verteilten Anderung zeigen. Laut Tabelle 15 dndert sich

der mittlere Meeresspiegel um 7.4 Meter. Vergleicht man diesen Wert mit Abbildung 32
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erkennt man, dass es viele Kiistenregionen gibt, bei denen die Anderung grifer als 8
Meter ausfillt. Hingegen kommt es um Gronland zu einem Meeresspiegelriickgang von
iiber 20 Metern, stellenweise bis zu 40 Metern.

Dies verdeutlicht nochmals die Notwendigkeit der Beriicksichtigung der rdumlichen
Unterschiede fiir die Betrachtung des Meeresspiegelanstiegs. Ein Wert, der die mittlere
Meeresspiegeldnderung angibt, kann nur als grober Richtwert verstanden werden.

Der Vollstdandigkeit halber werden im Folgenden die Verschiebung des Ursprungs, sowie
die Drehung der Haupttriagheitsachse C aufgelistet.

Der Ursprung verschiebt sich infolge der Massenverlagerungen um einige Meter.

—1.001
0.468 | [m] (6.7)
~3.367

Tabelle 16 listet die Anderung der Haupttrigheitsachse C' auf. Dabei muss wieder
beachtet werden, dass die Winkeleinheiten im Gegensatz zu Tabelle 12 und 14 in Bogen-
sekunden anstelle von Millibogensekunden angegeben werden. Die Richtung der Verdre-

hung entspricht mit 36.3 Grad West genau der Richtung zu Grénland.

Tabelle 16: Anderung der Haupttriigheitsachse C

X: 19.88 [as]
y: —14.56 [as]
Richtung:  36.2 [°W]
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7 Zusammenfassung und Ausblick

In dieser Arbeit wurde ein Verfahren vorgestellt, mit dem man die Anderung des Mee-
resspiegels infolge von Massenverlagerungen bestimmen kann. Die Berechnung erfolgt
dabei mittels Kugelfunktionsentwicklungen. Dabei wurde grofiteils das Abschmelzen
der Eismassen als Massenverlagerung aufgefasst, wobei die Eismassen der Eisschilde in
Gronland und der Antarktis anders behandelt werden miissen als Gletscherregionen. Spe-
ziell wurde veranschaulicht, wie wichtig das Beriicksichtigen der rdumlichen Verteilung
der Eismassen der Eisschilde auf das Ergebnis ist. Dabei wurde die Verteilung der Mas-
senverinderungen aus monatlichen GRACE Losungen berechnet. Die Grofie der Mas-
senéinderung wurde aus Publikationen entnommen. Grund dafiir ist, dass die Auflésung
von GRACE Messungen es nicht erlaubt, fiir kleinere Gletscherregionen Eismassenver-
luste zu bestimmen. Ebenfalls sind fiir die Verwendung der GRACE Zeitreihe fiir die
Eisschilde individuelle Filterkerne vonnéten.

Ein kritischer Punkt bei der Berechnung ist der Einfluss der postglazialen Landhe-
bung, da sich die Massendnderungen, welche durch GIA verursacht werden, mit den
Massenédnderungen infolge von Eisschmelzen, iiberlagern.

Insgesamt wurden drei Szenarien untersucht:

e Szenario [ berechnet den jahrlichen Meeresspiegelanstieg infolge des mittleren jéhr-

lichen Abschmelzens der Kryosphére.

e Szenario II berticksichtigt nicht nur Massenverlagerungen von Eismassen, sondern
alle auf Landflichen auftretenden Massentrends, wobei angenommen wird, dass es

sich hierbei um Anderungen von Wassermassen handelt.

e Szenario I1I behandelt den Fall, dass der gesamte Eisschild von Grénland abschmel-

zen wiirde.

Beim Vergleich der Ergebnisse aus Szenario I und II zeigt sich das Problem bei der
reinen Verwendung von GRACE Beobachtungen. Wahrend Szenario I mit einem berech-
neten Meeresspiegelanstieg von 1.56 4= 0.49 Millimeter pro Jahr sehr nahe an den Werten
anderer Publikationen liegt, wie die des IPCC Berichts mit 1.46 + 0.40 Millimeter, fillte
das Ergebnis fiir Szenario II mit 1.13 Millimeter deutlich geringer aus.

Als Nebenprodukt der Berechnung lie sich die Anderung des Trigheitstensors in-
folge der Massenverlagerungen bestimmen. Diese Anderung konnte in weiter folgenden
Arbeiten verwendet werden, um den Einfluss auf die Erdrotation zu untersuchen. Eine
Anderung der Erdrotation wiirde iiber das Fliehkraftpotential ebenfalls eine Auswirkung

auf die Meereshohen haben.
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Ebenso wire es moglich, noch weitere Einflussfaktoren auf den Meeresspiegelanstieg
zu berechnen, um diesen besser bestimmen zu kénnen. Dazu wiirde sich in erste Linie der
Einfluss der thermalen Expansion anbieten, da dadurch der Grofteil der Anderungen im
Meeresspiegel bestimmt wird. Unter Verwendung von diversen CMIP5 Modellen kénnten
auch weitere Effekte, wie Ozeanstromungen beriicksichtigt werden, um das Ergebnis

weiter zu verbessern.
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SLR Satellite Laser Ranging

RCP reprisentative Konzentrationspfade (Representative Concentration Pathways)
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