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Abstract

The present study is concerned with glacial-isostatic adjustment processes, as can be observed in
Iceland (recent melting of the Vatnajokull ice cap) or in Canada and Fennoscandia (melting of
the Pleistocene ice sheets). For calculating the adjustment, a multi-layer spherical earth model
is used, whose hydrostatic initial state is disturbed by surface loads. The viscoelastic material
properties of the earth’s interior are simulated using the Maxwell rheology. Furthermore, local
incompressibility is assumed, which allows a consistent consideration of the density increase
with depth caused by self-compression. After linearization and Laplace transformation of the
incremental field equations, a coupled system of differential equations for the field quantities
displacement, stress and gravitational acceleration results, which is solved analytically by means
of spherical-harmonic expansion.

After a numerical comparison of flat and spherical earth models, glacial-isostatic adjustment
processes in Iceland and Fennoscandia are interpreted as an application of the theory. For Fen-
noscandia, it is necessary to consider besides the ice load also the coupled ocean load. For this
purpose, several approximate solutions of the sea-level equation are presented. The main results

of the study can be summarized as follows:

e In the interpretation of glacial-isostatic observations, flat earth models lead to satisfactory
results only if the load radius is smaller than 1500km, the earth model has an elastic
lithosphere and the locations of the observations are near the load centre. If one of these

conditions is not satisfied, a spherical earth model should be used.

e The interpretation of the recent adjustment (land uplift rate and tilt change) caused by
the melting of the Vatnajokull ice cap indicates a lithosphere thickness of 10km to 20 km
and an asthenosphere viscosity of 5 x 1016 to 1 x 108 Pas.

e The gravitational influence of melt water discharged from glaciated regions into the oceans
during climate warming must be included into the interpretation of glacial-isostatic ad-
justment. The associated load redistribution is quantitatively described and numerically

determined by means of the sea-level equation.

e For the interpretation of the adjustment process in Fennoscandia, the postglacial land uplift
as well as the present rates of land uplift, tilt change and gravity change are considered.
The modelling results in viscosities of the upper and lower mantle of about 0.55 x 102! Pas
and 1 x 102! Pas, respectively, a lithosphere thickness of 50 to 80km and a maximum
ice thickness of about 2000 m. The consideration of an asthenosphere does not lead to a

significantly improved fit to the observations.



Kurzfassung

Die vorliegende Untersuchung beschéftigt sich mit glazial-isostatischen Ausgleichsvorgéngen, wie
sie in Island (rezentes Abschmelzen der Vatnajokull-Eiskappe) oder in Kanada und Fennoskandi-
en (Abschmelzen der pleistozanen Eisschilde) beobachtet werden. Zur Berechnung des Ausgleichs
wird ein mehrschichtiges sphirisches Erdmodell verwendet, dessen hydrostatischer Anfangszu-
stand durch Auflasten gestort wird. Die viskoelastischen Materialeigenschaften des Erdinnern
werden mit Hilfe der Maxwell-Rheologie simuliert. Weiterhin wird lokale Inkompressibilitit vor-
ausgesetzt, was eine konsistente Beriicksichtigung der durch Selbstkompression bedingten Dich-
tezunahme mit der Tiefe gestattet. Nach Linearisierung und Laplace-Transformation der inkre-
mentiellen Feldgleichungen ergibt sich fiir die Feldgrofen Verschiebung, Spannung und Gravi-
tationsbeschleunigung ein gekoppeltes lineares Differentialgleichungssystem, das mit Hilfe der
Kugelflachenfunktionsentwicklung analytisch gelost wird.

Nach einem numerischen Vergleich ebener und sphérischer Erdmodelle werden als Anwendung
der Theorie die glazial-isostatischen Ausgleichsvorgénge in Island und Fennoskandien interpre-
tiert. Fiir Fennoskandien ist es notwendig, neben der Eislast auch die gekoppelte Ozeanlast zu
beriicksichtigen. Hierzu werden verschiedene Niherungslosungen der ,sea-level equation® prasen-

tiert. Die wichtigsten Ergebnisse der Untersuchung lassen sich wie folgt zusammenfassen:

e Bei der Interpretation glazial-isostatischer Beobachtungen fiihren ebene Erdmodelle nur zu
befriedigenden Ergebnissen, wenn der Lastradius kleiner als 1500km ist, das Erdmodell
eine elastische Lithosphire besitzt und die Beobachtungsorte in der Nahe des Lastzen-
trums liegen. Ist eine dieser Voraussetzungen nicht erfiillt, sollte ein sphérisches Erdmodell

verwendet werden.

e Die Interpretation des durch das Abschmelzen der Vatnajokull-Eiskappe hervorgerufenen
rezenten Ausgleichsvorgangs (Landhebungsrate und Neigungsénderung) weist auf eine Li-
thosphirenmichtigkeit von 10 bis 20km und eine Asthenosphirenviskositit von 5 x 1016
bis 1 x 10'® Pas hin.

e Der gravitative Einflufs des wihrend einer Klimaerwidrmung aus den vereisten Gebieten in
die Ozeane abgefiihrten Schmelzwassers muf in die Interpretation des glazial-isostatischen
Ausgleichs einbezogen werden. Die hiermit verbundene Lastumverteilung wird mit Hilfe

der ,sea-level equation“ quantitativ beschrieben und numerisch bestimmt.

e Zur Interpretation des Ausgleichsvorgangs in Fennoskandien werden die postglaziale Land-
hebung sowie die gegenwirtigen Raten der Landhebung, Neigungsinderung und Schwe-
rednderung beriicksichtigt. Die Modellierung ergibt Viskositdten des oberen und unteren
Mantels von etwa 0.55 x 102! Pas bzw. 1 x 10%! Pas, eine Lithosphirenmichtigkeit von 50
bis 80km und eine maximale Eisméachtigkeit von etwa 2000m. Die Beriicksichtung einer
Asthenosphére fiihrt zu keiner nennenswert verbesserten Anpassung an die Beobachtungs-

daten.



1. Einleitung

Die Erde ist kein statischer Korper, sondern ein dynamisches System. Viele dieser Verdnderun-
gen, wie z.B. die Bewegungen von Wind und Wellen, sind mit blofem Auge sichtbar, da sie sich
in kurzen Zeitrdumen (Sekunden, Minuten) abspielen. Fiir den Menschen genauso gut erkenn-
bar, auch wenn die Zeitrdume dieser Phinomene etwas lédnger sind (Stunden, Monate), sind die
Ozeangezeiten und Anderungen des Tageslichtes bzw. der jahreszeitliche Rhythmus. Um Klima-
schwankungen und isostatische Ausgleichsvorgénge zu beobachten, ben6tigt man hingegen schon
mehrere Generationen oder zumindest doch sensible Mefgerdte. In noch groferen Zeitrdumen
spielen sich die Mantelkonvektion und die damit verbundene Plattentektonik ab.

Diese Arbeit beschéftigt sich mit isostatischen Ausgleichsvorgéngen. Zu diesen kommt es,
wenn Auflasten (Eis, Wasser, Sedimente, Gebirge) eine Kraft auf die Erdoberfliche ausiiben. Die
bekanntesten isostatischen Ausgleichsvorgéinge sind die postglazialen Landhebungen in Kanada
und Fennoskandien. Dort sind jahrtausendealte Strandlinien (mehrere hundert Meter iiber dem
heutigen Meerespiegel) und aktuelle Landhebungen (meRbar in Millimetern pro Jahr) zu beob-
achten. Die Existenz der Landhebung ist seit Mitte des 19. Jahrhunderts bekannt (Jamieson,
1865, 1882); die ersten quantitativen Formulierungen zur Abschétzung der Viskositat der Erde
mit Hilfe dieses Phinomens gelangen Haskell (1935) und Van Bemmelen & Berlage (1935). Seit
diesen ersten Versuchen gab es grofle Weiterentwicklungen: Zum einen wurde die Theorie ver-
bessert, so dakl es inzwischen mdoglich ist, Gleichungssysteme fiir mehrschichtige, kompressible,
viskoelastische Kugeln aufzustellen und formal zu 16sen. Zum anderen ist es, Dank der Rechen-
leistung heutiger Computer, auch moglich, diese Losungen mit numerischen Werten zu fiillen
und fiir die betrachteten Modelle die Landhebung zu simulieren.

Mit diesem Problem befaflt sich die vorliegende Arbeit. Dabei gliedert sie sich in mehrere
Teile. Zunichst werden die Gleichungen fiir einen sphérischen, nichtrotierenden, selbstgravitie-
renden, viskoelastischen, lokal inkompressiblen Korper aufgestellt und mit Hilfe der Laplace-
Transformation und der Normalmoden-Theorie gelost (Kapitel 2 und Anhang A). Bisherige Ar-
beiten verwendeten entweder einen inkompressiblen Koérper (z.B. Sabadini et al., 1982; Spada
et al., 1992) oder einen viskosen Korper (Li & Yuen, 1987; Wu & Yuen, 1991) oder eine spezielle
Form der inkrementiellen Kompressibilitdt, die einen inkompressiblen Anfangszustand voraus-
setzt (z.B. Peltier, 1974; Wu & Peltier, 1982; Vermeersen & Sabadini, 1997). Diese physikalische
Inkonsistenz fiihrt jedoch zu Instabilitdten (Plag & Jiittner, 1995; Hanyk et al., 1998; Vermeer-
sen & Sabadini, 1998; Wieczerkowski, 1999; Vermeersen & Mitrovica, 2000). Die hier eingefiihrte
lokale Inkompressibilitét ist eine besondere Form der Kompressibilitéit, die bei einem kompressi-
blen Anfangszustand Stérungen erlaubt, die entsprechend diesem Anfangszustand kompressibel
sind. Da Anfangs- und inkrementieller Zustand miteinander konsistent sind, treten keine numme-
rischen Instabilitdten auf. Ein materiell inkompressibler Kérper wird als Spezialfall betrachtet.
Fiir eine ebene Erde ist eine explizite Losung in Wolf & Kaufmann (2000), fiir eine zweischichte
Kugel in Wolf & Li (2002) zu finden; eine andere Darstellung der hier verwendeten Theorie bieten
Martinec et al. (2001).
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1. Einleitung 11

Der zweite Bestandteil dieser Arbeit ist die Entwicklung eines numerischen Verfahrens, das
die Berechnung von auflastinduzierten Storungen sowohl des materiell als auch des lokal in-
kompressiblen Kérpers gestattet. In Anhang B wird die Programmierung und Verwendung des
entsprechenden Verfahrens beschrieben.! In Kapitel 3 wird zum einen das Programm getestet,
zum anderen der Unterschied zwischen ebenen und sphérischen Erdmodellen in Abhéngigkeit von
verschiedenen Lastradien betrachtet. Eine erste prakische Anwendung erfihrt die Theorie dann
in Kapitel 4, in dem Beobachtungen der glazial-isostatischen Landhebungsrate in Island inter-
pretiert werden. Island eignet sich als Studienobjekt, da aufgrund der geringen Groéfke der Eislast
und der recht jungen Enteisungsgeschichte der Einfluft der Ozeanlast vernachléssigt werden kann.

Der Wasservorrat der Erde ist ein geschlossenes System. Daraus folgt, daf sich Eis auf den
Kontinenten nur dann bilden kann, wenn gleichzeitig Wasser aus den Ozeanen verschwindet.
Umgekehrt fliefit das Wasser beim Abschmelzen von Eisschilden wieder in den Ozean zuriick. In
beiden Fillen verdndert sich dadurch auch der Kiistenverlauf. Bei der Berechung isostatischer
Ausgleichsvorginge muf diese Umverteilung der gravitierenden Ozeanlast beriicksichtigt werden.
Die entsprechende Theorie wird in Kapitel 5 beschrieben und fiihrt zu einer Neuformulierung
der ,sea-level equation“ (Farrell & Clark, 1976; Clark et al., 1978; Johnston, 1993; Milne, 1998;
Peltier, 1998). In Anhang B sind die hier entwickelten Programme zur Losung dieses gekoppelten
Problems beschrieben. Als Test der Programme und zur Verdeutlichung der Komplexitit des
Problems wird in Kapitel 5 auferdem gezeigt, wie sich der Meeresspiegel verandert, wenn das
gesamte Eis der Antarktis auf einmal schmilzt.?

Zum Abschluf dieser Arbeit werden in Kapitel 6 verschiedene Beobachtungsdaten in Fenno-
skandien im Hinblick auf die Viskositét des Erdinneren interpretiert. Dazu wird ein lokal inkom-
pressibles Erdmodell mit einem globalen Eismodell unter Beriicksichtigung der Umverteilung der
Wassermassen gekoppelt. Aukerdem werden, anders als in fritheren Interpretationen (Fjeldskaar
& Cathles, 1991; Fjeldskaar, 1994; Thoma & Wolf, 1998; Lambeck et al., 1998b; Thoma & Wolf,
1999; Davis et al., 1999b), fiir die Strandliniendatierungen siderische Jahre (statt 4C Jahre)

verwendet.

'Das im Rahmen dieser Arbeit entwickelte Programm ist bereits von Gobell et al. (1999); Bélling et al. (2001);
Biirger et al. (2002a,b); Hagedoorn & Wolf (2002) verwendet worden.

’Die im Rahmen dieser Arbeit entwickelten Programme zur Losung der ,sea-level equation® werden von Volker
Klemann am GeoForschungsZentrum Potsdam genutzt und weiterentwickelt.



2. Theorie

In diesem Kapitel wird die theoretische Grundlage geschaffen, um isostatische Ausgleichsvorginge
berechnen zu konnen. Dazu wird zunéchst in Abschnitt 2.1 die kinematische Formulierung erlgu-
tert und ein Differentialgleichungssystem mit den entsprechenden Grenzflichenbedingungen fiir
einen sphérischen, nichtrotierenden, selbstgravitierenden Korper aufgestellt (ellipsoidische und
Rotationseffekte konnen vernachléssigt werden (Engels, 2002)). Das Gleichungssystem wird mit
einer Kugelflichenfunktionsentwicklung und der Laplace-Transformation umgeformt und in Ab-
schnitt 2.2 fiir einen n-schichtigen Korper gelost. In Abschnitt 2.3 wird die gewonnene Losung
in den Raum-Zeitbereich zuriicktransformiert und Abschnitt 2.4 beschéftigt sich schlieklich mit

der Kugelflichenfunktionsentwicklung allgemeiner und spezieller Auflasten.

2.1 Feldgleichungen und Grenzflachenbedingungen fiir ein visko-
elastisches Kontinuum

2.1.1 Kinematische Formulierung

Die in dieser Arbeit verwendete Notation ist Wolf (1997) entnommen. Darin wird die aktuelle
Position 7; eines Teilchens im Kontinuum durch seine Anfangsposition X; und seine Verschiebung
u; beschrieben:

(X, 1) = X; + ui(X, 1). (2.1)

Hier wird die Lagrangesche Formulierung verwendet, bei der sich der Wert einer Feldgréfse zur
aktuellen Zeit t auf ein Teilchen bezieht, dessen Position zur Anfangszeit ¢ = 0 der Ort X; =
#(X,t = 0) ist:!

fijo.. = fij.. (X, 1), (2:2)

wobei f;;. (X, t) ein beliebiges Tensorfeld ist. Um Stérungen des Anfangszustandes berechnen zu
konnen, ist es notwendig, Gleichungen fiir die Storfelder herzuleiten. Als Ansatz hierzu dient die
Zerlegung des Totalfeldes f;;. (X,%) in

i (X,t) = £ (X) + 75 (X, ¢). (2.3)

Dabei bezeichnen fZ(JO)(X) = fij..(X,t = 0) das Anfangsfeld und fi(]fs_?_(X,t) das materielle In-
krement. Letzteres beschreibt die Anderung der Feldgrofe fij..(X,t) an dem Teilchen, welches
sich zur Anfangszeit ¢t = 0 am Ort X; und zur aktuellen Zeit ¢ am Ort 7; befindet. Stérungen
konnen statt durch das materielle Inkrement fi(;-s_?_(X,t) alternativ durch das lokale Inkrement
fz(JA)(X, t) beschrieben werden. Unter der Voraussetzung infinitesimaler Stérungen gilt zwischen
beiden die Beziehung

SO X, 1) = 15X+ £ (X, b, (2.4)

'Eine Alternative dazu ist die Eulersche Formulierung, bei der sich der Wert einer Feldgrofe zur aktuellen Zeit
t auf einen festen Raumpunkt #; bezieht: Fj;... := Fj;...(r,t). (Die Grof- und Kleinschreibung bei der Eulerschen
bzw. Lagrangeschen Formulierung erleichtert die Unterscheidung.)

12



2.1. Feldgleichungen und Grenzflichenbedingungen 13

wobei der letzte Term als advektives Inkrement bezeichnet wird (Wolf, 1997). Das lokale Inkre-
ment bezeichnet im Gegensatz zum materiellen Inkrement die Anderung der Feldgréfe fi;. (X, t)

am Ort X;. Wegen der hier gemachten Voraussetzung
u? =0 (2.5)

gilt insbesondere

u? = ugA), (2.6)

1

so dak auf den Hochindex verzichtet worden ist. Gradienten eines Tensors f;;... beziiglich der

Position X bzw. der Zeit ¢t werden folgendermaflen abgekiirzt:

__ L O0fi
fZJ...,k = ak:fzg... = an 3 (27)
dfij.. 2 & fij...
difij... = d; , di fij... = dt2] : (2.8)

Zum Schluf dieses Abschnittes wird noch eine abkiirzende Schreibweise fiir Grenzflachenbe-
dingungen eingefiihrt. Feldgleichungen gelten jeweils fiir einen Raum X3, in dem sich Materialpa-
rameter stetig andern. An den Grenzflichen X2, an denen sich Materialparameter auch unstetig
dndern konnen, miissen dagegen Grenzflichenbedingungen formuliert werden. Es wird folgende

abkiirzende Schreibweise benutzt:

[fij (X D)L = [fij. (K, 0)], = [fis. (X, 1)

i= lim [fi; (X +en,t) — fij. (X —en,1)],

(2.9)

wobei n; senkrecht auf der Grenzfliche steht. Im folgenden werden die Argumente X; und ¢

unterdriickt.

2.1.2 Totalfelder

Die quasistatischen Gleichungen fiir die Totalfelder beschreiben gravitativ-viskoelastische Stérun-
gen eines chemisch und/oder entropisch geschichteten, kompressibelen, nichtrotierenden Konti-
nuums (Wolf, 1997).

Bewegungsgleichung: 7ij5 + pOgi = 0, (2.10)
Gravitationsbeschleunigung: g; := —¢ ;X ;, (2.11)
Kontinuitétsgleichung: pj = pl0, (2.12)
Funktionaldeterminante: J = det[F 4], (2.13)
Potentialgleichung: 3(.ii Xik Xk + ¢, Xij;) = dmypl0), (2.14)
Materialgleichung: tij = tg;-)) + M [P (8 =) Ty (8= ') — 0ki] (2.15)
Zustandsgleichung: w = &(p). (2.16)

Dabei sind 7;; die (asymmetrische) Piola-Spannung, p die Volumenmassendichte, g; die Gravi-

tationsbeschleunigung, ¢ das Gravitationspotential, ¢;; die (symmetrische) Cauchy-Spannung, ¢
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die aktuelle Zeit, ¢’ die Anregungszeit, v die Gravitationskonstante, w der thermodynamische
Druck und ¢ der funktionale Zusammenhang zwischen Dichte und Druck.?

Die Materialgleichung verkniipft die Dehnungsgeschichte, die durch den Term in eckigen
(9)

Klammern gegeben ist, mit der inkrementiellen Cauchy-Spannung ¢;;” mit Hilfe des linearen und
anisotropen Relaxationsfunktionals M,;. Aus dem Kausalitétsprinzip ergibt sich 0 < ' <¢. Der
Zusammenhang zwischen der Cauchy- und der Piola-Spannung ist gegeben durch (z.B. Wolf,
1997)

TikTjk = Jtij- (2.17)

Dabei bezieht sich die in der Bewegungsgleichung vorkommende Piola-Spannung auf die un-
deformierte Fliche des Kontinuums, wihrend sich die in der Materialgleichung vorkommende
Cauchy-Spannung auf die deformierte Fléche bezieht. Wird angenommen, daf sich M;; als Kon-
volutionsintegral schreiben 14ft, Isotropie vorliegt und das Kontinuum linear-viskoelastisch hin-
sichtlich Scherung und elastisch hinsichtlich Dilatation ist, ergibt sich (z.B. Wolf, 1997)

t t
M K,(SU'U,]C k — % /,u t —1 )(52]dtruk k dt, + /M t — t dtl [UZJ( ,) + uj,,-(t')] dtl (218)
0 0

mit dem Kompressionsmodul  und der Scherrelaxationsfunktion u(t).
Die Grenzflachenbedingungen fiir die mechanischen und gravitativen Feldgrofen lauten (Wolf,
1997, 2003; Grafarend, 2000; Klemann, 2003)

7" =0, (2.19)

[¢]T =0, (2.20)
[njtij]* = —gio, (2.21)
i ; X ]f = 4nyo. (2.22)

wobei o die Flachenmassendichte bezeichnet.
Damit ist ein System von partiellen Differentialgleichungen aufgestellt, mit dem sich die
Feldgréken g;, 7, 74, Xi, tij, Tij und ¢ berechnen lassen, wenn die Parameter &, u(t), tz(;-)) und p(o)

vorgegeben sind, die im allgemeinen von X; abhingen.

2.1.3 Anfangsfelder

Zur Anfangszeit ¢ = 0 soll sich das Kontinuum im hydrostatischen Zustand befinden. Dies ist
dann der Fall, wenn keine deviatorischen Spannungen auftreten (tg-)) = 0 fiir 4 # j) und die
Normalspannung (tg?) fiir ¢ = j) fiir alle Raumrichtungen gleich grof ist. Formal &8t sich das

durch folgende Gleichungen ausdriicken:

Aktuelle Position = Anfangsposition: %EO) = X, (2.23)
statischer Anfangszustand: d; =0, (2.24)
Definition des mechanischen Druckes: — p(® := —%tg?), (2.25)

2Es wird hier vorausgesetzt, daf der funktionale Zusammenhang nicht von der chemischen Zusammensetzung
oder der Entropie abhingt.
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hydrostatische Spannung: tz(.;-)) = —p0s;;, (2.26)
Konsequenz: 7*,(’0]-) = Xi,j = 0ij, (2:27)

wobei d;; das Kronecker-Symbol ist. Mit (2.27) folgt aus (2.13)
i@ =1 (2.28)

und weiter aus (2.17)

0 0
) =t (2.29)

Damit vereinfachen sich die Bewegungs-, Gravitations-, Potential- und Zustandsgleichung zu

pf;)) = g0, (2.30)
g = -, (2.31)
%) = 4myp, (2.32)
@0 = ¢(p®) = p. (233)

Die erste Gleichung in (2.33) ergibt sich unmittelbar aus (2.16), die zweite aus der Annahme,
dak der mechanische Druck und die Volumenmassendichte im Anfangszustand iiber die Zustands-
funktion ¢ verkniipft sind (Wolf, 1997).

Fiir die Grenzflichenbedingungen ergeben sich unter der Voraussetzung, daf im Anfangszu-

stand keine Flichenmassen vorhanden sind (0(®) = 0), die Beziehungen

O = o, (2.34)
(6O =0, (2.35)
PO = o, (2.36)
@07 = o. (2.37)

Obwohl die oben genannten Felder stetig sind, ist zu beachten, dafs Dichtediskontinuitédten
[P =: p* vorliegen kénnen.

2.1.4 Materiell-lokale Form der Laplace-transformierten inkrementiellen Feld-
gleichungen und Grenzflichenbedingungen

Eine ausfiihrliche Herleitung der Formeln dieses Abschnittes bieten Wolf (1997) und Thoma &
Wolf (1999)%. Es wird dabei die Annahme gemacht, daf die Stérungen isochemisch und isen-
trop sind. Dies wird durch die Erfahrung gerechtfertigt, daft chemische und thermische Diffusion
gewohnlich {iber viel grofsere Zeitrdume ablduft als die viskoelastische Relaxation. Die quasista-
tische Bewegungsgleichung (d?t = 0) lautet

7o

0= 09a)5 — g5 - p05>) =0, (2.38)

»J

Mit dem Druckinkrement (2.30) und der Kontinuitétsgleichung

(p Vi) s = —p) (2.39)

*Zusitzlich zu den Herleitungen in Thoma & Wolf (1999) wird die Beziehung &(p) = £(p©) + £(p”) =
£(p@) + (d¢/dp)® p® verwendet.
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ergibt sich die dquivalente Form

(A)

(6 ~ ~ ~
i) = (0995;),: + g (V) s — V5 = 0. (2.40)
Die Material-, Potential-, Gravitations- und Zustandsgleichung lauten
‘E((s): _2~5..~ (77 - Y 241
i = (K — 38[1)0i5tp  + sii(Tij + ), (2.41)
%) = amyp®) = —amy(p ;) 5, (2.42)
~(A (A
i = —cbfi ) (2.43)
~ AL ) .
&%) = (d—i> (3 + o) - i (2.44)

In den Formeln bezeichnet die Tilde Laplace-Transformation und s die Laplace-Frequenz. Die

Grenzflichenbedingungen lauten

[a;]L =0, (2.45)
BN =0, (2.46)
Vi = g3, (2.47)
[n(o)(qﬁ(z ) 4+ 4mypOa;)|t = 4rva. (2.48)
2.1.5 Darwinsches Gesetz als Losung der Adams-Williamson-Gleichung
Wird die Ableitung
(0)
©_ () ©
W= (%) 4 (2.49)
von (2.33) in (2.30) eingesetzt, erhdlt man die Adams-Williamson-Gleichung:
&\ 0 _ 0,0
(d—p) p; =pg (2.50)

Um einen Ausdruck fiir (d¢/dp)® zu erhalten, wird zuniichst die Materialgleichung (2.18) fiir
den hydrostatischen Fall (d; = 0) vereinfacht:

Mij = méijuk,k. (2.51)

Mit (2.3) und (2.4) und Substituieren von (2.25) und (2.51) ergibt sich aus (2.15)

) = b (e + o ur). (2.52)

Da im elastisch kompressiblen Fall p = w ist (z.B. Malvern, 1969; Wolf, 1997), erhélt man aus
(2.25) und (2.52)
w®) = p(A) = —(fﬁ;ui’i -I-p,(?)uz) (2.53)

Gleichsetzen von (2.44) und (2.53) fiithrt zusammen mit (2.39) zu der Beziehung

A
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Damit ergibt sich aus (2.50) die bekanntere Form der Adams-Williamson-Gleichung (z.B. Wil-
liamson & Adams, 1923; Bullen, 1975; Cara, 1994):
(0)
0 0)P

P,(z') — p(O)gZ( )7’ (2.55)
und aus (2.49) und (2.53) erhélt man die Beziehung

Ay _ 8 o),y _ _F (4
PU==0 (p Uz),z—p(o)p : (2.56)

Die Gleichung zeigt, daR im Fall lokaler Inkompressibilitat*
(p(O)ui),i =—p® =9 (2.57)

gilt. Aus (2.57) folgt, daf ein verschobenes Teilchen dem anfinglichen Dichtegradienten so folgt,
daf die lokale inkrementielle Dichte verschwindet.

Im hydrostatischen Anfangszustand miissen die Poisson-Gleichung (2.32) und die Adams-
Williamson-Gleichung (2.55) erfiillt sein, damit Druck, Dichte und Gravitationsbeschleunigung
in einer gegebenen Tiefe miteinander konsistent sind. Da die Adams-Williamson-Gleichung eine

nichtlineare Differentialgleichung ist, wird diese durch geeignete Wahl von

k=rp(r)g(r)f, (2.58)

wobei r den Radialabstand bezeichnet und B ein beliebiger Parameter ist, zum einen von der

Poisson-Gleichung entkoppelt und zum anderen zu der linearen Differentialgleichung

(0)
PO+ ﬁpT =0 (2.59)
umgeformt. Deren Ldsung lautet
PO =ar b, (2.60)

wobeil « ein beliebiger Parameter, eine sphirische Geometrie vorausgesetzt und die Beziehung

gi = —Nrg (2.61)

verwendet worden ist. (2.60) wird in der Literatur als Darwinsches Gesetz bezeichnet (Darwin,
1884; Bullen, 1975). Fiir 8 = 0 erhélt man Inkompressibilitit, fiir § = 3 wird die Gravitations-
beschleunigung singulir (vgl. Abschnitt 2.1.6), und fiir 8 > 3 ergibt sich eine Dichteinversion
(Bullen, 1975). Da fiir » = 0 und 8 # 0 die Dichte divergiert, ergibt sich eine numerische Ein-

schrinkung des Darwinschen Gesetzes fiir den Erdkern, der hier inkompressibel modelliert wird.

2.1.6 Gravitationsbeschleunigung im Anfangszustand

Im hydrostatischen Anfangszustand lautet die Potentialgleichung (2.32) in Kugelkoordinaten
(vgl. (A1)

740, = amyp®), (2.62)

“Die lokale Inkompressibilitiit ist durch p{® = 0, die materielle Inkompressibilitit durch p® = 0 definiert
(vgl. Abschnitt 2.1.7).
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Abb. 2.1: Schematische Darstellung einer K-schichtigen Kugel.

woraus sich in Verbindung mit (2.31) und (2.61)
(r?g D) 5 = 4mypOr? (2.63)

ergibt. Integration von (2.63) erlaubt es, einen Ausdruck fiir ¢(©) (r) zu erhalten. Fiir Kugelschalen
konstanter Dichte ergeben sich die Gleichungen (z.B. Grafarend, 1989; Martinec & Wolf, 1998;

Wieczerkowski, 1999)3
4y

9(0) (r) = TPITa r <T1, (2.64)

47
g(o)(’]") = 31:2}/ [sz z 1 +pk(7" —‘rk 1)]

4dmry

PET + 2 Z’F p,_|_1 ] X rek1<r<rg, k=2, ..,K. (2.65)

Eine Verallgemeinerung von (2.64) fiir den lokal inkompressiblen Fall mit einer Dichte, die
dem Darwinschen Gesetz (2.60) mit 0 < 8 < 3 geniigt, scheitert, da die Dichte fiir 7 = 0 singulér
wird. Daher muf in der inneren Kugel 8 = 0 gelten. (2.65) hingegen l&Rt sich verallgemeinern

und man erhalt

k—1
4y Q; _3 _3; « _
0 _ g 3—Bi 3-Bi k 3 p3B
g = —3 [?1 s M g Br 3= 1’“)], (2.66)

re1<r<rg, k=2,..,K.

Es ist anzumerken, dafs lokale Inkompressibilitdt im Anfangszustand der Kompressibilitét,
materielle Inkompressibilitat in jedem Zustand der Inkompressibilitdt im konventionellen Sinne
(2.75) entspricht.

5Zur Benennung der Indizes siche Abb. 2.1; im materiell inkompressiblen Fall gilt p(+) = p( ),
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2.1.7 Vereinfachte inkrementielle Feldgleichungen

In diesem Abschnitt werden die inkrementiellen Feldgleichungen so weit vereinfacht, daf eine
analytische Losung moglich ist. Dabei wird unterschieden zwischen dem Fall lokaler Inkompres-
sibilitdt, der eine Dichtednderung nach Mafgabe der Dichtezunahme mit der Tiefe im Anfangs-
zustand aufgrund der Selbstkompression gestattet (Wolf, 1997), und dem ,klassischen“ Fall der

materiellen Inkompressibilitat.

Lokale Inkompressibilitét
Ein Material ist lokal inkompressibel, wenn
pB) =0 (2.67)

gilt. Mit dieser Bedingung vereinfachen sich die Kontinuitétsgleichung (2.39) und die Bewegungs-
gleichung (2.40). Die Materialgleichung (2.41) gilt unveréndert; aus der Poisson-Gleichung (2.42)
wird die Laplace-Gleichung:

(0 Vi;) s = 0, (2.68)
) 0) ~ ~(A
gy = 0 - 005 =0, (2.69)
) ~ ~ ~ _
igj) = (k — 3si1)0ijin + st g + Uj), (2.70)
(A
¢ =0 (2.71)
Mit (2.60) folgt aus (2.68)
p(f)) 3
~ 4 o~ ~
Uij = _p(o) Uy =, (2.72)
wobei u, die radialen Verschiebung ist.
Materielle Inkompressibilitit
Ein Material ist materiell inkompressibel, wenn
PP =0 (2.73)
gilt. Aus (2.4) und (2.39) folgt damit
PO ; = —p% =o. (2.74)
Daraus ergibt sich als nicht-triviale Losung
Ui =0, (2.75)

was als Inkompressibilitdtsbedingung bekannt ist.

Damit in einem materiell inkompressiblen Material 5(%) endlich bleibt muf x — oo gelten:
lim [(k — 3si1)@i] = —p0% (2.76)
ug,;—0

Wolf (1997) zeigt, dafs p die physikalische Bedeutung des mechanischen Druckes hat. Zusatzlich zu
der vereinfachten Bewegungsgleichung (2.69) und Potentialgleichung (2.71), die weiterhin giiltig

bleiben, vereinfacht sich die Materialgleichung (2.41) zu

fz(?) = —p6i; + siiiti g + itjq)- (2.77)
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2.1.8 Aufstellung des Differentialgleichungssystems

Durch Kugelflichenfunktionsentwicklung ist es méglich, aus den Gleichungen (2.69), (2.70) und
(2.71) ein System aus sechs gekoppelten linearen Differentialgleichungen erster Ordnung zu er-
zeugen. Die in Anhang A.1.4 hergeleiteten Gleichungen (A.35), (A.36), (A.44), (A.45), (A.48)

und (A.49) lassen sich wie folgt in Matrizenschreibweise darstellen:

Y = ALY (2.78)

Der Losungsvektor hat die Gestalt f’znm = (ﬁ”m, ynm pmm pnm Gnm Q”m)T, und die Koefhi-

ytrr odrg

zientenmatrix lautet

( 62 N 00 0 0
-1 1 0 0 0
- 4732& (3-p) - 4p(o:g<0) _GST%N p(0>i<0) N o % _M p(©) .19
v p0g0) 2 2sfi(2N—1) 13 p(© '
=68 T - 5 0
—A47yp®) 0 0 0o -2
|\ -imeCed) inypON o0 o o=l

Dabei gilt N = n(n + 1), U™ und V™ sind die Amplituden der Radial- bzw. Tangentialver-
schiebung, T,Z;m und ’fﬁem die Amplituden der Spannung in radialer bzw. tangentialer Richtung,
d"™ ist die Amplitude der Potentialstérung und Q™™ ist eine Amplitude, in die die Potentialstd-
rung, die Gravitationsstorung und die Radialverschiebung eingehen und die so gewahlt ist, daf
die Groke an den Grenzflichen stetig bleibt. Im Spezialfall § = 0 ist diese Koeffizientenmatrix
identisch mit der, die den materiell inkompressiblen Fall beschreibt (z.B. Martinec & Wolf, 1998).

Die zugehérigen Grenzflichenbedingungen sind

[t = o, (2.80)
[t = o, (2.81)
[&"™)E = o, (2.82)
[Thmt = g%, (2.83)
[T75" = 0, (2.84)
[Q"™T = 4myErm, (2.85)

(0)

wobei die Definition ¢(%) := —n,g;’ verwendet ist.

2.2 Losung des Differentialgleichungssytems
2.2.1 Lokale Inkompressibilitit

Die Losung der Laplace-Gleichung (2.71) nach Entwicklung in Kugelflichenfunktionen lautet
(vgl. Anhang A.2.1)

Q"™ = ZgMy™ + Zgmr T (2.86)



2.2. Losung des Differentialgleichungssytems 21

Die Integrationskonstanten Z3™ und Zg™ werden im folgenden durch die Losung der Bewe-
gungsgleichung bestimmt. Dazu wird zunéchst (2.70) in (2.69) eingesetzt, und man erhélt die
Gleichung

sfitii jj + (5 — 257) Bt + s, — p©@g{V15)5 — p @G = 0. (2.87)

r

Durch Anwenden des Rotationsoperators vereinfacht sich diese zu®

s rotdivgradt = rot ( p(o) grad gIB(A))
= grad p x grad ¢(*). (2.88)

Die Verwendung des Darwinschen Gesetzes (2.60), der Vektoridentitat divgrad @ = rotrota —

grad div @i, der vektoriellen Kugelflichenfunktionen (A.19) und (A.20) erlaubt eine weitere Ver-

einfachung:
(0) -
rotdivgradi = — bp —(n; X grad ¢(A)),
m
B e
rot (graddivii —rotrotl) = ——— (grad " n, x S} +——mn, x S, )a
TS[L —_—— T e —
0 spm
__ Bp©
rotrotrott = —5—®""S{T, (2.89)
r2sfi

wobei n, fiir den Einheitsvektor in r-Richtung steht und Sf"}, sphéroidale sowie S{{* toroidale

Vektor-Kugelflichenfunktionen sind. Aus (2.68) folgt, daf ein Vektorpotential v existiert, fiir das
rotv = p@a (2.90)

gilt. Substituieren von (2.86) und (2.90) in (2.89), ergibt eine inhomogene Differentialgleichung

vierter Ordnung;:

1 (0)
rotrotrot —rotv = ﬁp

§O e (Z5mpn 4 Zhmy—n—l)gnm (2.91)

(0) -

Mit der Losung dieser Gleichung (vgl. Anhang A.2.2) kann man durch anschliefendes Ableiten
und Einsetzen in die Einzelgleichungen des Differentialgleichungssystems (2.78) und (2.79) die
Fundamentallosung erhalten. Diese &t sich als Summe von sechs linear unabhéngigen Losungs-

vektoren in Matrizenschreibweise darstellen:

ﬁ-nm(r, s) = M;5(r, s)C{"™ (s), (2.92)

wobei CJ™ ein 6 x 1 Spaltenvektor mit zunéchst beliebigen Konstanten ist, die an die Randbe-

dingungen anzupassen sind. Die Matrix M7 ist explizit auf Seite 22 angegeben.

5Da sich fiir folgende Gleichungen die Indexschreibweise nicht eignet, wird bis einschlieflich (2.91) und in (2.96)
und (2.97) die symbolische Schreibweise verwendet, bei der Vektoren durch Fettdruck dargestellt werden.



rn+1

: (2.93)

Fntl P %r"“
2 .
M;; _ p(o)grn-l—l + Sﬁ2(n —n—:;)+ﬂ(z—n)rn p(o)ngH + sﬁ2(2§ _ f _ 3)rT+C_1 p(o) E1+2(n+71;i1_4@(n+1)rn N gps(;)2
sﬂ“‘fTJFf”r" s [1 + %] prHC-1 2n +4§3V—6+E1 pOpn
0 0 Ev(142n8) 1
A7y pO prtt Ay p @y HS %Tm+l + 2L B (1 4 2n — B)pnl
r" r—¢ ;(L;),r—n
MT_nT_n %r“( 2—1\7;8—;5p(0),«—n
p@gr—n — SﬁZ(n2+3n;i)]+5(”+3)7.—n—l p@gr™=¢ — sji(2¢ + B + 3)r7=¢~1 p© E2+4[zln+2n2r_n_1 n %r‘"
s Bt2n=2,—n—1 sfi [1 n %] pr—¢—1 2n2+46+1$n—4+E2 (=1
0 0 _E2(/3-1F\]2n+1)T—n—1
4y pOp—n 47y p @ p7—C %r—n

T::%, ¢:=1(B-1)%2 +4N, N :=n(n+1),
Bi= 28— 12+ (-30)n+1), =28 1)~ (1-3p)n.

(44

LI, T
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2.2.2 Materielle Inkompressibilitit
Falls p(©) konstant ist, vereinfacht sich (2.88) zu der homogenen Differentialgleichung
rot divgrada = 0. (2.96)
Die Differentialgleichung vierter Ordnung (2.91) hat dann die wesentlich einfachere Form
rotrot rot rot o = 0 (2.97)

und kann ebenfalls mit einem Exponentialansatz (vgl. Anhang A.2.2) gelst werden. Die Losungs-
matrix M in (2.92) fiir das Differentialgleichungssystem (2.78) und (2.79) mit 8 = 0 lautet (z.B.
Wu, 1990; Martinec & Wolf, 1998)

M7(r,s) = OM(r) + sjs UM (r) (2.98)
mit
nrt! - (n+1)r™" —n—
2(2n+3) ot 0 ;L(anl) ron? 0
(n+3)rm+! Tt 0 —(n—2)r—" —p—m—2 0
2(2n+3)(n+1) n 2n(2n—1) n+1
np@grmt? (0) ,n—1 n (n+1)pPgr=m (0) py—n—2 —n—1
3(2n+3 prgr pr 3(2n—1 prgr pr
O = (@n+3) (2n—1) , (2.99)
0 0 0 0 0 0
0 0 r" 0 0 rnl
74@?;:1;;“ 4y pOpn=1 (23 4 1)pn=1 4va2(((’)2(71n:1))r‘" dryp@r—n=2 g
0 0 0 0 0 0
0 0 0 0 0 0
(n®—n—3)r" —92 (1-n®-3n)r—"-"! —n—3
Wpgn .= In+3 2(n—1)r"=* 0 2n—1 2(n+2)r—"7 0 (2.100)
K n(n+2)r" 2(n—1)r" "2 0 (n®=1)r—"1 2(n42)r~ "8 0
(2n+3)(n+1) n n(2n—1) n+1
0 0 0 0 0 0
0 0 0 0 0 0

2.2.3 Kugel mit K Schichten

Nachdem die Fundamentalldsung M]; des Differentialgleichungssystems (2.78) und (2.79) gefun-
den ist,” kann daraus die Losung fiir eine K-schichtige Kugel (Abb. 2.1) konstruiert werden.
Zunédchst muft der Schichtpropagator bestimmt werden. Dieser ergibt sich fiir die k-te Schicht
(k > 1) nach Gilbert & Backus (1966) durch

Pl(rk,rh—1,8) = M (i, s)[M[;(r5—1,5)] " (2.101)

Die Inverse der Fundamentalmatrix und der Propagator sind in Anhang A.2.3 gelistet. Die Losung
an der Oberseite der k-ten Schicht ist somit durch

Y/ (ry, 8) = Pi?("'ka’l"kflas)?nm(rkfl’s)

f (2.102)

"Die Losung fiir den materiell inkompressiblen Fall wird als Spezialfall betrachtet.
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gegeben. Sofern keine Massenbelegung an den Grenzschichten auftritt (£™™ = 0), sind alle Feld-

grofken stetig, und die Losung an einer beliebigen Grenzschicht kann durch
T, 5) = Pk, 1, 8) T ) (2103)

berechnet werden, wobei die Definition

k
UPh(re,ry8) = [ ] Ph(risri_yy9) (2.104)

k=2

gilt. Die Losung Y™ (r1,s) an der Grenzschicht der inneren Kugel kann direkt aus der Fun-
damentalldsung gewonnen werden. Da die Feldgrofen an der Stelle g = 0 stetig sein miissen,
wird die 6 x 3 Matrix Z]%(r, s) definiert, die aus den ersten drei Spalten der Fundamentalldsung

M (r, s) besteht. Somit ergibt sich

Y11, 8) = Z[(r1, 8) K;(s), (2.105)

wobei Kj(s) ein dreispaltiger Vektor mit Konstanten ist, die durch drei Grenzflichenbedingungen
an der Oberfliche festgelegt werden miissen. Definiert man den Laplace-transformierten Last-
druck durch

&% .= —gO(R)5, (2.106)
so erhélt man mit N
L (2.107)
- —gOU(R) '

aus den Grenzflaichenbedingungen (2.83)—(2.85)

T (R) 1
BiE™(s):= | fummy [=—| o [®m0), (2.108)
Q™" (R) i)

wobei R der Erdradius ist. Substituiert man (2.105) in (2.103), erhélt man mit (2.108)
By 57(s) = T2 (5) K; (5), (2.109)

wobei die Definition
T}/ (s) := "P(R,r1,8) Zp;(r1, ) (2.110)

verwendet ist. Dabei werden fiir die 3 x 3 Matrix 77 nur die den Feldgréfen Tﬁm, Tfam und Qn™
entsprechenden Zeilen 3, 4 und 6 verwendet. Die Konstanten des Vektors K; konnen nun durch

Inversion der Matrix T;; bestimmt werden, und es ergibt sich

V7™ (g s) = P (g1, ) 20 (1, 5) [T()] " By (). (2.111)

Die Inversion der Matrix 77} kann durch Division ihrer Adjungierten *T7; durch ihre Determinante

erreicht werden, so dafs man schliefslich die Formel

ornm _ Wz'n(rk73) Snm .
Yvi (’f'k,S) - detj—yg(s) & (3) =

PR (ryyr1,8) 2 (11, 8) T (8) By o
_ Ph(re,r1,8) 25 (r1, 8) Ty (s) By g () (2.112)
detﬂ?(S)

erhalt.
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2.2.4 Spezialfillen =0und n =1

Spezialfall n =0

Im Spezialfall n = 0 veréindert sich die Koeffizientenmatrix A;; des Differentialgleichungssys-
tems (2.78) und (2.79); insbesondere wegen R% = 0 ist die Tangentialverschiebung V0 = 0
((vgl. A.28)). Aufgrund der damit verbundenen Anderung des Ranges der Koeffizientenmatrix
A;jist (2.93) (bzw. (2.98) im inkompressiblen Fall) nicht mehr die Losungsmatrix des Differen-
tialgleichungssystems. Bei der Betrachtung glazial-isostatischer Auflastprobleme spielen Terme
des Grades n = 0, die einer Anderung der Gesamtmasse entsprichen, jedoch keine Rolle, da die

Masse nur umverteilt wird; daher wird auf diesen Fall hier nicht niher eingegangen.

Spezialfall n =1

Im Spezialfall n = 1 sind die Grenzflichenbedingungen und die Spaltenvektoren der Losungsma-
trix (2.98) nicht mehr linear unabhingig, und es wird eine weitere Grenzflichenbedingung bens-
tigt, um eine vollstdndige Losung des Gleichungssystems zu erhalten. Diese ergibt sich aus der
Uberlegung, daf fiir Auflastprobleme der gemeinsame Schwerpunkt von Last und Erde raumfest
bleibt (Cathles, 1975; Greft-Lefftz & Legros, 1997). Formal bedeutet dies fiir die Potentialstorung
'™ = (0, was die Grenzflichenbedingung (2.85) ersetzt. Somit lautet (2.108) im Fall n = 1

T (R) 1
BE™(s):= | TRy | == 0 | ="™(s), (2.113)
o™ (R) 0

und von der Matrix T3} in (2.110) miissen dann die den Feldgrofen Trl,fn, Trlgm und $1™ entspre-

chenden Zeilen 3, 4 und 5 verwendet werden.

2.3 Ricktransformation in den Raum-Zeitbereich

Um eine analytische Riicktransformation in den Zeitbereich durchfiihren zu kénnen, ist es nétig,

fiir den Lastdruck einen Separationsansatz zu wahlen:
(0, 9,t) = ¢ (R) p (8, ¢) h(2), (2.114)

wobei pr, die Lastdichte, d(@,¢) die Lastverteilung und h(t) die Lastgeschichte bezeichnen.

Laplace-Transformation und Kugelflichenfunktionsentwicklung von (2.114) ergeben

8 (s) = gO(R) pr, D" h(s) (2.115)

mit
o0

d(6,) = 3 DY (9, ). (2.116)

n=0m=-n
Auferdem muf die Laplace-Transformierte der Scherrelaxationsfunktion fi; angegeben wer-
den. In dieser Arbeit wird Maxwell-Viskoelasitzitét verwendet. Die Scherrelaxationsfunktion hat
dann die Form (z.B. Wieczerkowski, 1999)

Hr = ol (2.117)
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wobei py der (elastische) Schermodul und 7, die Viskositéit der k-ten Schicht sind.

2.3.1 Lo6sung im Spektralbereich

Mit (2.115) lautet die inverse Laplace-Transformation von (2.112)

Y™ (ry,t) = g(R) pr, D" L

Wi (rg, s)
Wg(s)h(s)] ) (2.118)

wobei £7! die inverse Laplace-Transformation bezeichnet.® Werden die elastische und die visko-
sen Amplituden®
Win (lrka Sg)

n
M:’S)’ VAR (1) = (2.119)
s—oo det TZ-]-(S) —S;,L [det 71{;-(8)],3
§=S§

PAT(rg) == lim

eingefiihrt, so kann die inverse Laplace-Transformation mit Hilfe des Residuensatzes durch

P
Yy (g ) = § PAL () bt) + | 37 —s A (rg) 5|+ h(t) $g(R) p D (2.120)
p=1

ausgedriickt werden (z.B. Wolf, 1985b; Wu, 1990; Thoma, 1997; Martinec & Wolf, 1998), wobei
der Stern die Konvolution symbolisiert.!® BA%(ry) wird als elastische Mode, VA?(rg) e®»? als
viskose Mode eines Korpers bezeichnet.

Werden die Amplituden mit dem Faktor g(R) p(;) multipliziert, so gilt fiir die Radialverschie-

bung an der Oberfliche
P
U™ = —PAT(R) - > _AT(R) ~ 1. (2.121)
p=1

Das Ergebnis betrigt exakt eins, wenn der Korper materiell inkompressibel und die oberste
Schicht viskoelastisch ist; dies enspricht dem ,Schwimmgleichgewicht“. Ist die &ufiere Schicht
elastisch, so wird die Summe der Amplituden fiir grofere Legendre-Grade deutlich kleiner als
eins; dies ergibt sich aus der Filterwirkung der elastischen Lithosphére fiir Auflasten mit kiirzerer
Wellenlénge. Ist der Korper lokal inkompressibel, so ist der Wert bei kleinen Legendre-Graden
etwas grofer als eins; bei einer viskoelastischen &uferen Schicht tritt bei groferen Legendre-
Graden derselbe Effekt auf wie bei einem materiell inkompressiblen Kérper.

Die Anzahl der Moden eines Erdmodelles mit Maxwell-Viskoelastizitét ergeben sich fiir n > 2
durch die folgenden drei empirischen Regeln (z.B. Wu & Ni, 1996; Vermeersen & Sabadini, 1998):

1. Eine Grenzfliche zwischen zwei viskoelastischen Schichten erzeugt eine Mode, wenn ein
Dichtesprung vorliegt, und zwei Moden, wenn sich die Viskositdt und/oder der Schermodul

andern.

8 Aus Griinden der Ubersichtlichkeit wird ab hier g(R) = ¢/” (R) verwendet.

9Der Koeffizient —1 /sp in der Definition der viskosen Amplitude sorgt dafiir, daf alle Amplituden dieselbe
Dimension und dasselbe Vorzeichen haben. Die Anzahl der viskosen Amplituden entspricht der Anzahl P der
Nullstellen s; von det 77} (s).

1%Tn Thoma (1997) wird das Konvolutionsintegral fiir eine stiickweise lineare Lastgeschichte ausfiihrlich behan-
delt; die Ergebnisse sind hier nur knapp in Anhang A.3 zusammengefafst.
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2. Eine Grenzfliche zwischen einer elastischen und einer viskoelastischen Schicht erzeugt un-

abhéngig von der Dichtednderung eine Mode.

3. Eine Grenzfliche zwischen einer viskoelastischen und fluiden Schicht erzeugt eine Mode,

wenn ein Dichtesprung vorliegt.

Im Fall n = 1 ist die Anzahl der Moden reduziert: Die Mantelmode (MO0, vgl. Seite 35)
verschwindet und eine Anderung der Viskositit und/oder des Schermoduls zwischen zwei visko-
elastischen Schichten erzeugt nur eine Mode (Greff-Lefftz & Legros, 1997).

2.3.2 Lovesche Zahlen

Eine weitere Mdglichkeit, das viskoelastische Relaxationsverhalten im Spektralbereich darzustel-
len, sind die dimensionslosen Loveschen Zahlen, mit denen sich die Radialverschiebung, Tangenti-
alverschiebung und Potentialstérung, angeregt durch externe Stérungen, beschreiben lassen (z.B.
Munk & MacDonald, 1960; Merriam, 1985; Wieczerkowski, 1999). Es ist moglich, Lovesche Zah-
len fiir verschiedene Quellen zu definieren (z.B. Gezeiten, Scherspannungen, Normalspannungen
(z.B. Sun & Okubo, 1993)). In dieser Arbeit werden nur Auflasten behandelt, die zu Normal-
spannungen fiihren. Die Definition der Loveschen Zahlen lautet in diesem Falle (z.B. Munk &
MacDonald, 1960; Sun & Sjéberg, 1998)

h*(r) urm(r)g(R)
ey | = V™ (r)g(R) ) (2.122)
k™ (r) (1) — (%)n

Damit erhilt man aus (2.120) und der Kugelflichenfunktionsentwicklung fiir eine punktférmige
Auflast (z.B. Farrell, 1972) geméafs

no _ 2n +1
47yR

die elastische und die viskosen Loveschen Zahlen fiir die Radial- und die Tangentialverschiebung

D":=D (2.123)

bzw. die Potentialstérung an der Oberfliiche:'!

( 3
P
2n+1 2n —I— 1 n
Y 0wt) = T amy ) A0 0+ 30— 0" () AR () € o k),
\ Ban (1) Vph"( k) /
(2.124)
( 3\
P
2n + 1 2n + 1 n
Y3 (g, 1) = %< o 9 (R) AR () 5(0) + Y —sp T g? (R) A3 (ri) e 0 x A(t),
g QR = _ |
L Epn () Vpl"( k) J
(2.125)
p 2n+1 L 2n + 1
Y™ (R,t) = T;B) = g(R) PA*(R ] )+ > —sp (R) V?AZ(R) €' % x h(t). (2.126)
~ -~ / p=1 s
Egn (R) Vi (R)

"Es gilt: s < 0.
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2.3.3 Losung im Raumbereich

Die Riicktransformation in den Raumbereich kann mittels (A.26) und (A.28) durchgefiihrt wer-
den. Mit der Definition

cos(mp), m>0
Y™™(0, @) := P (cos 0) (2.127)

sin(|m|p), m <0

ergeben sich die Radial- und die Tangentialverschiebung zu

n
Uup(rk, 0,0, t) pLZAl (rest) Y D™Y™™(0, ), (2.128)
m=—n
(Tk,0 807 pLZAZ Tkt Z D™ Y:gm(ea ()0)7 (2129)
m=—n
B (6, )
nm ,(P
uy(rr, 0,0,1) = g(R) pL ZAz Te,t mZnD A (2.130)

Das lokale Inkrement des Potentials lautet

n

¢ (ri.0,0,t) = g(R pLZA5 rrot) Y DUmY™(O, ). (2.131)

m=—n

Die Geoidhohe 1aft sich nach der Formel von Bruns geméaf

(A) R7 97 ?

berechnen (z.B. Officer, 1974; Heiskanen & Moritz, 1993; Wolf, 1997). Mit (2.127) und (A.16)
ergeben sich fiir die Ableitungen in (2.129) und (2.130)

(2.132)

Ym0, ) = (n —m + 1)P"TUml (cos ) — (n + 1) cos 8P (cos §) | cos(myp), m >0 ,

sinf sin(|m|p), m <0
(2.133)

. i —sin(myp), m >0
Y3"(0,0) = |m|[P""™(cos0) . (2.134)

cos(|m|p), m <0

Das lokale Inkrement der Gravitationsbeschleunigung wird mit Hilfe der Potentialstérung
berechnet. Im Aufenraum r < R lautet die Formel (vgl. (A.58))

n

n+1
¢P)(r,0,0,t) = g(R) p Z@nm (—) > DY, ). (2.135)

m=—n

Da das Potential an der Erdoberfliche r = R stetig ist, gilt
"™ (t) = AZ(R, ), (2.136)

und es ergibt sich fiir den Aufenraum

n+tl n
50,0, 0,0) = g(R) 1. 3 AZ(R 1) (5) 3 oy, (2137)

n=0 m=—n
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Da das lokale Inkrement der Gravitationsbeschleunigung durch

2
g(A) (‘7‘, 01 P, t) = _¢,(1‘"A) (’l", 0, 12 t) - I—BQS(A) (’l", 0, 12 t) (2138)

gegeben ist (z.B. Heiskanen & Moritz, 1993), erhilt man schlieflich

R o n
o B,0,6.0) = TS 0 nag Ry Y DY), (2139
n=0 m=—n

Das materielle Inkrement der Gravitationsbeschleunigung an der Erdoberfliche ergibt sich
mit (2.4) und g,(TO) = —2¢ /R (2z.B. Heiskanen & Moritz, 1993):

IO (R,0,0,t) = ¢d®N(R,0,0,t) + g.(R) ur (R, 0, 0,1)

29(R)

= @) _
g7 (R,0,0,1) 7

ur(R, 6, 0,1). (2.140)

2.4 Kugelflichenfunktionsentwicklung der Lastverteilung

Fiir die explizite Losung werden in (2.128)—(2.139) noch die Kugelflichenfunktionsentwicklungs-
koeffizienten D™ der Last benotigt. Um diese zu erhalten, wird (2.116) mit Y™™ multipliziert

und anschliefsend iiber die Kugeloberfliche integiert, so daf sich

2w 2n T

//sdeH ©)Y™™ (0, ) db dp = Z Z D”m//smﬁY”m 0,0) Y™™ (6, ¢) d dy

n=0m=—n

(2.141)
ergibt. Mit Hilfe der Orthogonalitétsrelation (A.18) und Umbennennung der Indizes folgt
9 1 | 2w
pm - 2ntl (- |m) //sinod(e, O Y™ (8, o) df . (2.142)

27 (1 + bmo) (n + |m|)!
0 0

Wird die Variablentransformation y := cos @ durchgefithrt und die Definition (2.127) benutzt,
ergibt sich

1
m+1 (n— |m|)! CosS M m >0
pnmo— b0 (T :ml ] /P"|m| /d arccos ¥, ) dy dy, :
mo Ea sin |m|g m <0
Im(y)
(2.143)

Fiir spezielle Lastverteilungen d(6, ) sind weitere Vereinfachungen moglich. Dazu ist es erfor-
derlich, daf die Lastverteilung eindeutig in einen tangentialen (Grundfliche) und einen radialen
(Querschnitt) Anteil zerlegt werden kann. Werden speziell kreisférmige oder elliptische Grund-
flichen betrachtet, deren Mittelpunkt bei # = 0 (Nordpol) liegt, so lassen diese sich durch!?

ro(p) = ro=a=>b, kreisférmige Grundfliche
ab (2.144)

ro(p) = , elliptische Grundfliche
(o) Va2 sin? o + b2 cos?

12Dje Formel fiir die elliptische Last erhélt man aus dem Kosinussatz und der Bedingung, daR die Summe der
Absténde r1 und r2 zu den beiden Brennpunkten der Ellipse konstant ist: 2a = r1 + r».
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beschreiben, wobei a und b die grofe bzw. kleine Halbachse der Ellipse sind. Damit ergibt sich

der Winkel 6y, innerhalb dessen die Last eine nichtverschwindende Hoéhe hat, zu

Bo(p) = Tol(f)- (2.145)

Mit yo := cos 8y und y := cos @ 14t sich der radiale Anteil dann schreiben als

1 >
d(arccos y, ) = f) 2 v > wle) : (2.146)

wobei f(y) je nach Wahl des Lastquerschnitts unterschiedlich ausfillt:

I:L rechteckig: fly) =1, (2.147)
Yy’ — v
& parabolisch (stehend): fly) = liyo’ (2.148)
— Y0
2 _ .2
D elliptisch: fly) = %, (2.149)
— Y0
2 2
k glockenférmig: fly) = (?/1750> , (2.150)
— Y0
B parabolisch (liegend): fly) = \/1 - %. (2.151)

2.4.1 Kreisférmige Lastverteilung

In diesem Fall ergeben sich mit m = 0 und d(@, ¢) = d(0) die Vereinfachungen

prm s pr,
I°(y) = 1,
1
2 1
D" = n2+ /P"(y) d(arccos y) dy. (2.153)

1
In (2.127) und damit auf den rechten Seiten von (2.128)—(2.139) bezeichnet # dann den Win-
kelabstand zwischen dem Beobachtungsort mit den Koordinaten (6, ¢p) und dem Lastzentrum
mit den Koordinaten (04, ¢q). Auf den linken Seiten von (2.128)—(2.139) stehen die Koordina-
ten des Beobachtungsortes (6p, ¢p). Nach dem Kosinussatz der sphirischen Geometrie (hier fiir

geographische Koordinaten angegeben) gilt
cos 0 = sinfq sin @y, + cos Oq cos O, cos(pg — ¢b). (2.154)

Orte auf der Siidhalbkugel werden durch negative Vorzeichen der Latitude 6 unterschieden.
Je nach Wahl von d(arccosy) ist eine analytische'® oder numerische Losung von (2.153)

angezeigt. Fiir die numerische Integration bietet sich die Gauk-Legendre-Quadratur an (z.B.

13Tn Anhang A.4 sind hierfiir Beispiele gegeben.
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Press et al., 1980; Bronstein & Semendjajew, 1991):
1 imax

/P”(y) d(arccos y) dy ~ Z w; P"(y;) d(arccos y;), (2.155)
-1 =1

bei der die Gewichte w; und die Stiitzstellen y; durch die Wahl von 4,,x vorgegeben sind.

2.4.2 [Elliptische Lastverteilungen

Fiir beliebige Lastverteilungen ist das Integral

1
2n+1 (n—|ml)!

b= 1+ 6o (n + |m|)! /P"m(y)fm(y) dy (2.156)

mit I™(y) geméf (2.143) zu 16sen. Mit der Gauk-Legendre-Quadratur ergibt sich

L imax
[P ey w P ). (2.157)
1 =1

Diskretisiert man fiir I"™(y) die Longitude ¢ entlang der vorgegebenen Latitude y; = arccos 6;,

so ergibt sich mit dy = 27/ jmax die Beziehung

1 e cos(my;), m>0
I™(y:) = —— Y d(arccos y;, p;) ’ : (2.158)
Jmex =1 sin(jmlp;), m <0

Zusatzlich zum Abstand 6 zwischen dem Mittelpunkt der Last und dem durch (2.154) gegebe-
nen Beobachtungsort wird in (2.127) bei einer elliptischen Lastverteilung der Winkel ¢ zwischen
dem Beobachtungsort und der grofsen Halbachse der Last ben6tigt (Abb. 2.2). Dieser ergibt sich

mit Hilfe des Sinussatzes der sphérischen Geometrie zu

sin [0 — Ol + 6, (2.159)

(p = arcsin -
sin @

wobel die Definition

%—X flir 0>260; N e>pg V 0<60; N ©<pq
= (2.160)

—5 fir 06>260; N p<@qg V 0<0; N ©2>pq

>

gilt; x ist dabei der Winkel zwischen der grofen Halbachse der Last und der Nord-Siid-Achse. In
Worten ausgedriickt: Befindet sich der Beobachtungsort nord-6stlich oder siid-westlich der Last,
gilt der erste Fall, sonst der zweite.

Zum Ende dieses Abschnittes soll noch kurz auf die numerische Implementierung eingegangen
werden: Zunédchst mufs festgelegt werden, bis zu welchem Grad npax die Kugelflichenfunktionen
der Lastgeometrie d(6, ¢) entwickelt werden miissen. Ublicherweise wird angenommen, daf eine
Struktur der Lange L gerade dann noch aufgeldst wird, wenn die Entwicklung bis zum Grad
Nmax = 2R /L 14uft. Da jedoch nicht nur die Last als Ganzes erfafit werden soll, sondern auch
die Einzelheiten ihres Querschnitts aufgelost werden miissen, ist es notwendig, bis zu deutlich
hoheren Graden zu entwickeln. Das heifit aufier dem Lastradius hingt es vom Lastquerschnitt

ab, wie weit die Entwicklung ausgefithrt werden muf.'*

"“Bei parabolischem Querschnitt sollte die Entwicklung einer axialsymmetrischen Last mit dem Radius r§ =
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Nachdem 7nmay festgelegt worden ist, sind die Para-
meter imax Und jmax zZu bestimmen. Nach Sneeuw (1994)
wird der Gitterabstand 7/nmax benotigt, um alle Koeffi-
zienten zu bestimmen. Dies wird erreicht, indem entlang
der Latitude imax = 2nmax + 1 und entlang der Longi-
tude Jmax = 2Mmax — 1 dquidistante Stiitzstellen verteilt
werden. Verzichtet man entlang der Latitude auf dquidi-
stante Stiitzstellen und verwendet stattdessen die Gauf-
Legendre-Quadratur, so 148t sich die Anzahl der Stiitzstel-
len auf 4yax = Nmax + 1 reduzieren. Das im Anschluf an
die theoretischen Voriiberlegungen im Rahmen der Arbeit
erstellte Programm zur Berechnung der Kugelflichenfunk-

tionen eines Lastmodells ist in Anhang A.4 beschrieben.

¥b

¥d

Abb. 2.2: Bestimmung des Winkels ¢
zwischen dem Beobachtungspunkt und
der groflen Halbachse bezogen auf den
Mittelpunkt der Ellipse.

1000 km (3 = 500 km, 5 = 100 km) bis zum Grad ninax = 200 (nEax = 400, ninax = 1000) ausgefiihrt werden.
Im Anhang zeigen Abb. A.6 und A.7 zwei Beispiele dafiir, wie der Radius und der Querschnitt einer Last den

bendtigten Entwicklungsgrad bestimmen.



3. Relaxationsverhalten ebener und spharischer
Erdmodelle

In diesem Kapitel wird das Relaxationsverhalten ebener und sphérischer, materiell inkompressi-
bler Erdmodelle verglichen. Ebene Modelle sind haufig zur Interpretation des glazial-isostatischen
Ausgleichs in Fennoskandien, Spitzbergen, Schottland oder Island herangezogen worden (Wolf,
1986, 1987; Fjeldskaar & Cathles, 1991; Sigmundsson & Einarsson, 1992; Fjeldskaar, 1994; Breuer
& Wolf, 1995; Kaufmann & Wolf, 1996; Thoma, 1997; Wolf et al., 1997a). Gemessen am Erd-
umfang sind diese Gebiete klein, daher ist diese Vereinfachung mdoglich. Sphérische Erdmodelle
werden zur Interpretation der entspechenden Vorginge in Kanada und in globalen Modellen
verwendet (Peltier, 1985; Lambeck, 1990; Lambeck et al., 1990). Der Unterschied im Relaxa-
tionsverhalten zwischen ebenen und sphérischen Erdmodellen wurde bereits von Wolf (1984)
behandelt. Er beschriankte sich jedoch zum einen auf homogene und zweischichtige Erdmodelle
mit Mantel und Lithosphére, zum anderen ist das sphéarische Modell extern gravitierend und
nicht wie hier selbstgravitierend. Einen weiteren Vergleich zwischen einfachen ebenen und sphé-
rischen Erdmodellen présentierten Amelung & Wolf (1994). Sie kamen zu dem Schluf, daf die
Fehler, die sich zum einen durch die Vernachléssigung der Spharizitdt und zum anderen durch
die Vernachldssigung der Selbstgravitation ergeben, sich teilweise kompensiern.

Die hier verwendete Theorie fiir homogene, ebene, geschichtete, extern gravitierende Erd-
modelle stammt im wesentlichen von Wolf (1985b,c) und Wolf (1991) und wird ausfiihrlich in
Thoma & Wolf (1999) beschrieben.!

In Abschnitt 3.1 werden zunéchst die in diesem Kapitel verwendeten Erd- und Lastmodelle
beschrieben, bevor in Abschnitt 3.2 untersucht wird, wie sich unterschiedliche Parametrisierungen
der Erdmodelle auf den Unterschied im Relaxationsverhalten zwischen ebenen und sphérischen

Erdmodellen auswirken.

3.1 Erd- und Lastmodelle

3.1.1 Erdmodelle

Wolf (1985b) vergleicht in seiner Arbeit das viskoelastische Verhalten verschiedener ebener Erd-
modelle. Diese Berechnungen werden in der vorliegenden Arbeit zum Teil wiederholt, da sie
fiir den Vergleich mit sphérischen Modellen bendétigt werden. Der Unterschied bei der Wahl
der Modellparameter liegt darin, daf bei ebenen, extern gravitierenden Erdmodellen die Dichte
frei wahlbar ist, bei sphérischen, selbstgravitierenden Erdmodellen die Dichte jedoch so gewéhlt
sein mufs, dafs sich die Masse der Erde ergibt. Dies kann z.B. dadurch erreicht werden, daf die
Gravitationsbeschleunigung an den Schichtgrenzen festgelegt ist (hier werden fiir die Gravitati-

onsbeschleunigung die in PREM angegebenen Werte nach Stacey (1992) verwendet). Aus (2.64)

'Der numerische Code fiir ebene Erdmodelle wird in Thoma (1997) beschrieben.
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erhdlt man fiir die Dichte der inneren Kugel

3q(0)
=20 (3.1)
YT

Sukzessive kann dann mit (2.65) die Dichte der dariiberliegenden Schichten bestimmt werden:

3r2 (O)r
kg k) Zplr —r

Pk = 3 . (3.2)
Ty — Tk—1

Die Dichte, die man auf diese Weise fiir die einzelnen Schichten bestimmt, ist jeweils eine mittlere
Volumendichte. Nach Vermeersen & Sabadini (1997) ergeben sich fiir Erdmodelle mit wenigen
Schichten konstanter Dichte bessere Resultate, wenn mittlere Volumendichten verwendet werden
als wenn die Dichtespriinge vorgegeben werden, die entweder zu einer zu hohen Dichte an der
Oberflache der Erde oder zu einer zu niedrigen Dichte im Erdkern fiihren. Die Parameter der
drei hier verwendeten Erdmodelle sind in Tab. 3.1 zusammengestellt. Erdmodell H bezeichnet
ein homogenes Erdmodell ohne Schichtung und Erdmodell CML ein Modell mit Kern (Core),
Mantel und Lithosphére. Erdmodell CMdL stimmt in seinen viskoelastischen Parametern mit

Erdmodell CML iiberein, besitzt aber zusétzlich noch Dichtespriinge im Mantel.

: h T p Jz n
Schicht (km) (km)  (kg/m®)  (Pa) (Pas)

Erdmodell H

1 00 6371 5515  1.45 x 10** 1.0 x 10%*
Erdmodell CML

3 hs 6371 4447  0.67 x 10! 00

2 2891 — hs 6371 — hs 4447 1.45 x 10'' 1.0 x 10*

1 00 3480 10982 0 0
Erdmodell CMdL

5 100 6371 3153  0.67 x 10! 00

4 300 6271 3439 1.45 x 10'' 1.0 x 10*

3 270 5971 3881 1.45 x 10! 1.0 x 10*

2 2221 5701 4902 1.45 x 10 1.0 x 10*!

1 00 3480 10982 0 0

Tab. 3.1: Parameterwerte der verwendeten Erdmodelle. Die Angaben in den Spalten zwei und drei bezie-
hen sich auf die Méchtigkeit hj (ebene Erdmodelle) bzw. den dufieren Radius ry (sphirische Erdmodelle)
einer Schicht. Die Méchtigkeit der Lithosphére hs bei Erdmodell CML ist ein freier Parameter.

3.1.2 Lastmodell

Um den Unterschied zwischen ebenen und sphérischen Erdmodellen zu untersuchen, wird eine
Heaviside-Entlastungsgeschichte verwendet, fiir die die Last zum Zeitpunkt ¢ = 0 verschwindet.
Als Lastprofil wird eine stehende Parabel verwendet. Die analytische Kugelflichenfunktionsent-
wicklung dieses Querschnittes ist in Anhang A .4, die Hankel-Transformation? in Sneddon (1995)
und Thoma & Wolf (1999) zu finden. Die axiale Lastméchtigkeit betrégt hg = 3000 m, die Last-
dichte ist p;, = 910kg/m3, der Lastradius ist ein freier Parameter.

’Die Hankel-Transformierte des Lastprofils wird fiir ebene Erdmodelle bendtigt.
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3.2 Relaxationsverhalten im Spektral- und Raumbereich

In den folgenden Abschnitten wird das Relaxationsverhalten der drei Erdmodelle im Spektral-
und Raumbereich untersucht. Zunéchst wird das homogene Modell (Erdmodell H) betrachtet,
da an diesem Beispiel prinzipielle Unterschiede zwischen ebenen und sphérischen Erdmodellen
deutlich werden. Anschlieftend wird anhand eines dreischichtigen Modells mit Kern, Mantel und
Lithosphédre (Erdmodell CML) der Einfluf eines fliissigen Kerns und einer Lithosphére mit va-
riabler Méchtigkeit untersucht. Abschliefend wird der Einfluf von Dichtespriingen im Mantel
diskutiert (Erdmodell CMdL), da diese bei der Beriicksichtigung mehrerer glazialer Zyklen von
Bedeutung sind.

Fiir die einzelnen Moden wird konventionell folgende Notation verwendet (Peltier et al.,
1978; Peltier & Wu, 1982; Wolf, 1984; Peltier, 1985; Wolf, 1985b; Mitrovica & Peltier, 1989):
MO = Mantelmode; LO = Lithosphirenmode; C0 = Kernmode; M1 und M2 = Moden, die auf
Dichtediskontinuitédten im Mantel zurlickzufiihren sind; T1 und T2 = Moden, die durch eine
Anderung der Viskositiit und/oder des Schermoduls entstehen (vgl. S. 26). Die viskosen Moden
haben die Relaxationszeit —1/s; und die Amplitude “?A}. Die elastische Amplitude ®A7 (mit
der Relaxationszeit —1/s = 0) wird im folgenden mit E und die Summe aller Amplituden mit
T bezeichnet. Dargestellt werden die Amplituden der Radialverschiebung an der Oberfliche. Zur
Unterscheidung werden die Moden des ebenen und die Moden des sphérischen Erdmodells durch
die zusétzlichen Symbole e bzw. s gekennzeichnet.

n bezeichnet im sphérischen Fall den Grad der Kugelflachenfunktionsentwicklung, im ebe-
nen Fall die Wellenzahl n := kR, wobei k die Hankeltransformationsvariable ist. Zur besseren

Lesbarkeit wird in diesem Kapitel nur der Begriff Wellenzahl verwendet.

3.2.1 Homogenes Erdmodell
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Abb. 3.1: Relaxationszeiten und Amplituden der Radialverschiebung an der Oberfliche fiir Erdmodell
H. Schwarze Sterne bezeichnen das diskrete Spektrum des sphéarischen Modells, graue Linien das konti-
nuierliche Spektrum des ebenen Modells.

Das homogene Erdmodell H erzeugt nur die MO-Mode. Abb. 3.1 zeigt, daft bei niedrigen Wel-
lenzahlen (n < 30) die MOe-Mode eine wesentlich kiirzere Relaxationszeit hat als die M0Os-Mode.
Zudem ist die viskose Amplitude der MOe-Mode bei Wellenzahlen n < 10 deutlich kleiner als die
der M0Os-Mode. Fiir die elastischen Amplituden sind die Verhéltnisse umgekehrt, da die Summe
der Amplituden jeweils eins ergeben mufs. Fiir grofere Wellenzahlen sind die Relaxationszeiten

und Amplituden des ebenen und sphérischen Erdmodells nahezu identisch. Eine weitere, in Abb.
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Radial displacement (i)
MW 0 N A0 N N M

Abb. 3.2: Zeitabhéngige Radialverschiebung an der Oberflache fiir Erdmodell H und verschiedene La-
stradien im Lastzentrum (links) und auferhalb des Lastrandes (Lastradius plus 10%, rechts). Die Werte
fiir das sphérische Erdmodell werden durch schwarze Linien, die des ebenen Erdmodells durch graue
Linien gekennzeichnet.

3.1 nicht erkennbare Besonderheit ist, daf bei dem ebenen Erdmodell auch fiir die Wellenzahl
n = 0 die elastische Amplitude einen Beitrag zu der Verschiebung leistet, wihrend die Amplitude
des sphérischen Modells fiir den Legendregrad n = 0 aufgrund der Massenerhaltung Null ist (vgl.
Abschnitt 2.2.4).

Im Raumbereich (Abb. 3.2) zeigen sich die Unterschiede im Spektralbereich in mehrfacher
Weise. Zunéchst erkennt man, dafs das ebene Erdmodell schneller relaxiert als das sphérische,
wobei die Unterschiede mit zunehmendem Lastradius grofser werden. Gleichzeitig nimmt bei
beiden Erdmodellen die Relaxationszeit mit zunehmenem Lastradius ab. Ein weiterer grundsitz-
licher Unterschied ist die Radialverschiebung im hydrostatischen Gleichgewicht: Wéhrend bei
dem ebenen Erdmodell aufterhalb der Last die Radialverschiebung verschwindet, bleibt bei dem
sphérischem Erdmodell eine positive Radialverschiebung. Um das Gesamtvolumen zu erhalten,
muf die negative Verschiebung unterhalb der Last durch eine positive Verschiebung auferhalb
ausgeglichen werden.

Fiir kleine Lastradien ist ein ebenes Erdmodell offenbar eine akzeptable Naherung, wenn die
Verschiebung unterhalb der Last berechnet wird. Auferhalb der Last betrdgt jedoch auch bei
geringen Lastradien der Unterschied in der Radialverschiebung zwischen dem ebenen und dem
sphéirischen Erdmodell iiber 10%.

3.2.2 Dreischichtige Erdmodelle mit Lithosphire

Einfache Erdmodelle bestehen oft nur aus einer elastischen Platte iiber einem viskoelastischen
Halbraum (ebene Erdmodelle) bzw. aus einem fliissigen Kern und einem viskoelastischen Man-
tel (sphéarische Erdmodelle). Das dreischichtige Erdmodell CML vereinigt diese Eigenschaften.
Abb. 3.3 und 3.4 zeigen die Relaxationszeiten und Amplituden fiir Erdmodell CML mit einer
50km bzw. 200 km méchtigen Lithosphére. Die auffélligste Eigenschaft der Lithosphére ist die

Diampfung der Gesamtamplitude fiir groRere Wellenzahlen. Der Ubergangswert dieses Tiefpasses
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Abb. 3.4: Wie Abb. 3.1 jedoch fiir Erdmodell CML mit kg = 200 km.
wird durch die Lithosphirenméchtigkeit bestimmt (z.B. n = 40 fiir hy = 50km, n ~ 20 fiir

hs = 200km). Bei niedrigen Wellenzahlen unterscheiden sich die Relaxationszeiten der MOe-
und der M0s-Mode deutlich. Die Relaxationszeit der COe-Mode ist fiir alle Wellenléngen geringer
als die der C0s-Mode (Abb. 3.3 und 3.4). Die Relaxationszeiten der LOe- und L0s-Mode unter-
scheiden sich nur bei niedrigen Wellenzahlen, wobei das ebene Modell geringfiigig grofere Werte
aufweist.

Die Amplitude der C0-Mode ist fiir das sphérische Erdmodell nur bei niedrigen Wellenzahlen
(n £ 9) von Bedeutung, fiir das ebene Erdmodell nur in dem Wellenzahlbereich 3 < n < 9.
Auch die Amplitude der L0O-Mode ist nur bei niedrigen Wellenzahlen von Bedeutung, wobei der
Ubergangswert um so grofer ist, je dicker die Lithosphiire ist.

Abb. 3.5 zeigt die Radialverschiebung fiir verschiedene Lithosphérenmichtigkeiten im Last-
zentrum und auferhalb des Lastrandes. Es zeigt sich, daf im Lastzentrum der Unterschied zwi-
schen ebenen und sphérischen Erdmodellen nur gering ist. Insbesondere bei grofer Lithosphéren-
méchtigkeit verringert sich dieser Unterschied noch weiter. In der Nahe des Lastrandes sind ebene
Erdmodelle zwar akzeptable Ndherungen, jedoch kann man {iber das Vorzeichen des Fehlers, der
sich aus der Vernachlidssigung der Sphérizitdt ergibt, allgemein nichts aussagen, da dieses von

der Lithosphirenméchtigkeit und dem Lastradius abhéngt.

3.2.3 Erdmodelle mit Dichtespriingen im Mantel

Erdmodell CMdL unterscheidet sich von Erdmodell CML dadurch, daf sich in Tiefen von 400 km

und 670 km Dichtespriinge befinden. Diese erzeugen jeweils eine Mode? mit vergleichsweise groker

3Die mit M1 bzw. M2 bezeichnete Mode hat ihren Ursprung in dem Dichtesprung in 670 km bzw. 400 km Tiefe,
vgl. hierzu Wolf (1985b).
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Abb. 3.7: Wie Abb. 3.2 jedoch fiir Erdmodell CMdL mit hs = 100km.

Relaxationszeit (Abb. 3.6). Die Relaxationszeiten der C0-, M0O- und L0-Moden werden von den
zusdtzlichen Moden kaum beeinflufft. Die Relaxationszeiten der Mle- und M1s-Mode bzw. der
M2e- und M2s-Mode unterscheiden sich nur geringfiigig; bei niedrigen Wellenzahlen sind die
Relaxationszeiten fiir das ebene Erdmodell etwas ldnger, bei grofien Wellenzahlen die fiir das
sphérische Modell. Die Amplituden der von den inneren Dichtespriingen erzeugten Moden sind fiir
das ebene und das sphérische Modell bei allen Wellenzahlen nahezu identisch. Bis zur Wellenzahl
n ~ 10 haben die Amplituden der M2- und vor allem der M1-Mode die gleiche Grékenordnung
wie die der dominierenden M0-Mode. Bei hoheren Wellenzahlen (n 2 20) nehmen die Intensitaten
der M1- und M2-Mode rapide ab, und das Amplitudenspektrum unterscheidet sich nicht mehr
wesentlich von dem des Erdmodells CML.

Im Zeitbereich (Abb. 3.7) machen sich die Dichtespriinge durch eine deutlich langsamere Rela~
xation bemerkbar. Der Unterschied in der Radialverschiebung zwischen ebenem und sphérischem
Erdmodell ist durch die Dichtespriinge im Mantel bereits bei kleinen Lastradien (= 1000km)
deutlich ausgprigt.
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3.3

Zusammenfassung

Die Untersuchungen dieses Kapitels haben gezeigt, dafs

die Relaxationszeiten sphéirischer Modelle grofer sind als die entsprechender ebener Mo-
delle,

in groferer Entfernung vom Lastzentrum die Radialverschiebungen der sphérischen Modelle

grofer sind als die entsprechender ebener Modelle,

im Lastzentrum die Radialverschiebungen der sphérischen Modelle kleiner sind als die

entsprechender ebener Modelle,
die zuvor genannten Effekte mit zunehmendem Lastradius grofer werden,
eine Lithosphére die Unterschiede geringfiigig verringert,

Dichtespriinge im Mantel die Relaxation bedeutend verlangsamen und den Unterschied in

der Radialverschiebung zwischen ebenen und sphérischen Modellen deutlich vergréfsern.

Weitere, hier nicht behandelte Untersuchungen haben ergeben, daf eine zusétzliche Astheno-

sphére keinen signifikanten Einflufi auf die Unterschiede zwischen entsprechenden ebenen und

sphérischen Erdmodellen hat.

Aus diesen Ergebnissen kann man schliefsen, dafs bei der Interpretation glazial-isostatischer

Vertikalbewegungen die Verwendung eines ebenen Erdmodelles nur dann zuléssig ist, wenn meh-

rere Voraussetzungen gleichzeitig erfiillt sind:

Das Modell hat eine Lithosphére.
Der Lastradius ist kleiner als etwa 1500 km.

Die Beobachtungsorte sind in der N&he des Lastzentrums.



4. Landhebung in Island

Aufgrund seiner Lage auf dem mittelatlantischen Riicken hat Island eine junge, und damit diinne
Lithosphére, die iiber einer niederviskosen Asthenosphére liegt. Damit heben sich die rheologi-
schen Paramter deutlich von denen der dlteren, kontinentalen Gebiete Kanada und Fennoskandien
ab. Aufgrund der niederviskosen Asthenosphére und den damit verbundenen kurzen Relaxati-
ounszeiten ist die postglaziale Landhebung der Weichsel-Eiszeit, wie sie heute noch in Kanada
und Fennoskandien beobachtet werden kann, in Island schon lange abgeschlossen (Sigmundsson,

1991; Gudmundsson, 1997). Andererseits gestatten die kurzen Relaxationszeiten Beobachtungen

von erst kurz zuriickliegenden, isostatisch relevanten Ereignissen.

Abb. 4.1: Island und die Vatnajokull-Eiskappe.

Die jiingste Klimaerwérmung hat zu einem Riickzug der grofiten isldndischen Eiskappe, des
Vatnajokulls (Abb. 4.1), zwischen 1890 und 1980 gefiihrt (z.B. Sigmundsson & Einarsson, 1992).
Auf diese Massenumverteilung reagieren die in der Nahe des Gletschers gelegenen Gebiete mit ei-
ner mefbaren Landhebung. Modellierungen mit einer radialsymmetrischen Last wurden z.B. von
Sigmundsson & Einarsson (1992) und Wolf et al. (1997a,b) durchgefiihrt. Aufgrund der Form des
Vatnajokulls ist die Annahme einer radialsymmetrischen Last jedoch eine starke Vereinfachung.
Um eine verbesserte Interpretation durchfithren zu kénnen, wird in diesem Kapitel der Vatnajo-
kull durch eine Eiskappe mit elliptischer Grundfliche approximiert, und die Beobachtungsdaten

werden mit einem vierschichtigen Erdmodell interpretiert.

4.1 Lastmodell

Aus geologischen Beobachtungen, Satellitenbildern und langjéhrigen Temperaturdaten ldft sich
folgern, daf die Fliche des Vatnajokull zwischen 1890 und 1980 von etwa 8600km? auf etwa
8300km? abgenommen hat (Sigmundsson & Einarsson, 1992; Einarsson et al., 1996). Die heutige
Grundfliche der Eiskappe, die seit 1980 nahezu unverdndert geblieben ist, wird durch eine Ellipse

41



42 4. Landhebung in Island

mit a19gp = 71.40km und byg9gp = 37.00 km beschrieben (Abb. 4.2). Geht man davon aus, daf sich
die Eiskappe iiberall gleichméafkig zurlickgezogen hat, so ergeben sich fiir das glaziale Maximum
a1890 — 72.68 km und b1890 = 37.66 km.
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65° 00" — . ; ; . 65 00
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Abb. 4.2: Vatnajokull-Eiskappe, Orte mit GPS-Mefsstationen (Kreise) und Orte am Langisjor-See mit
Nivellierungsmessungen (Sterne).

Zur Zeit der Besiedelung Islands um 900 waren die Gletscherzungen des Vatnajokull kiirzer
als wihrend der kleinen Eiszeit. Eine grobe Abschitzung in Sigmundsson & Einarsson (1992)
ergibt, daf der Volumenzuwachs bis 1750 etwa 1265 + 330 km® betrug. Es wird angenommen,
daf die Zunahme der Vereisung um 1200 nach dem mittelalterlichen Klimaoptimum erfolgte
(Malberg, 1994; Schénwiese, 1994a,b).

Fiir die folgende Modellierung werden die beiden Lastmodelle VATNA-1 und VATNA-2 ver-
wendet. Beiden Modellen ist gemein, daf das Zentrum der jeweiligen Lastkappe bei 16.80°W und
64.38°N (Abb. 4.2) liegt. Die grofen Halbachsen der Ellipsen sind jeweils um 107° gegen die Nord-
Stid-Achse gedreht. Als Querschnitt wird eine liegende Parabel verwendet; diese Form stimmt
mit der eines ideal-plastischen Materials im Gleichgewicht tiberein (Paterson, 1994). Aus der heu-
tigen maximalen Lastméchtigkeit hi9go = 910 m (Sigmundsson & Einarsson, 1992) folgt mit der
Gleichung der Parabel, h2/r¢ = const., dak higgo = 918.114 m bzw. Ah = 8.114m. Daraus ergibt
sich, daR zwischen den Jahren 1890 und 1980 eine Volumenreduktion von AV = 182.59 km3
stattfand.! Fiir Lastkappen mit der hier beschriebenen Geometrie ergibt sich, daf die groften
Amplituden der Kugelflichenfunktionsentwicklung im Interval 200 < n < 300 liegen (vgl. Abb.
4.5).

!Das Volumen der Eiskappe 1i#t sich nur numerisch berechnen durch Lésen des Integrals

R+thg 2m w (R+ ho)® — R® 2m 00(#) &
_ 2 F o o % o 0)® — x| sin 5 o
vV = / //r sm0d(9,<p)d0d<pdr——3 //smg 1 S0 00(3) dédp.
R 00

0 0

Dabei ist 0o(p) := 7o(¢)/R mit ro dem Lastradius.
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Um den Abschmelzprozeft moglichst gut zu simulieren, besteht Lastmodell VATNA-1 aus
insgesamt neun Lastkappen mit abnehmenden Halbachsen und geringeren Lastméchtigkeiten. Im
Anhang sind die Parameter von Lastmodells VATNA-1 in Tab. C.1 zusammengestellt. Lastmodell

1 1 1 1 1 1 1 1
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Abb. 4.3: Volumen (links) und Flache (rechts) der Lastmodelle VATNA-1 und VATNA-2. Der Ab-
schmelzvorgang ist bei beiden Lastmodellen identisch. In der rechten Abbildung zeigt die gestrichelte
Linie den idealen Verlauf, die beiden durchgezogenen den realisierten.

VATNA-2 simuliert zusétzlich zum Abschmelzprozefs den Vereisungsvorgang. Hierfiir werden acht
weitere Lastkappen verwendet. In Abb. 4.3 sind die zeitliche Entwicklung des Volumens und der
Grundfliche fiir Lastmodelle VATNA-1 und VATNA-2 gezeigt.?

4.2 Erdmodelle

Im Gegensatz zu fritheren Modellierungen mit ebenen Erdmodellen (z.B. Sigmundsson & Fi-
narsson, 1992; Wolf et al., 1997a,b) wird in dieser Arbeit ein sphérisches Erdmodell verwendet.
Aufgrund der geringen Ausdehnung der Last beeinflufst dies die Ergebnisse jedoch nur gering-
fiigig (Kap. 3). Ein gravierender Unterschied zwischen beiden Modellen betrifft die Dichte: Bei
einem ebenen Erdmodell kann die Dichte frei gewédhlt werden (Wolf et al. (1997a,b) wihlten
fiir alle Schichten pr, = 3380kg/ m?); in einem sphirischen, selbstgravitativen Erdmodell ist die
Dichte jedoch so zu wihlen, dak die sich daraus ergebende Gravitationskraft an der Erdober-
flache den korrekten Wert hat. In dem hier verwendeten Erdmodell (Tab. 4.1) wird dies durch
eine Anpassung der Dichte des Mantels an die Lithosphirenmichtigkeit erreicht.®> Das verwen-
dete Erdmodell besteht aus vier Schichten (Kern, Mantel, Asthenosphére, Lithosphéire). Der
Wahl von Dichte und Schermodul in den oberflichennahen Schichten liegen seismische Untersu-
chungen zugrunde (Pollitz & Sacks, 1996), die Asthenosphéirenunterseite wird in 100km Tiefe
angenommen. Als freie Parameter des Erdmodells fungieren die Lithosphirenmaéchtigkeit h4 und
die Asthenosphérenviskositit ns (Tab. 4.1).

’Da zu bestimmten Zeiten zwei Lastkappen mit verschiedenen Grundflfichen gleichzeitig eine nichtverschwin-
dende Michtigkeit haben, ergibt sich in Abb. 4.3 (rechts) die doppelte Treppenfunktion.
3Dichte des Mantels als Funktion der Lithosphirenmichtigkeit:
ha (km) 5 10 15 20 25 30 40 50

pa2(ha) (kg/m?) | 4524 4525 4526 4527 4528 4530 4532 4534
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, r p p 7
Schicht (km)  (kg/m®)  (Pa)  (Pas)
Kern 3480 10982 0 0
Mantel 6271 pa(hy) 145 x 10 1.0 x 102
Asthenosphire 6371 —hy, 3200  0.65 x 10! m
Lithosphiire 6371 2800  0.38 x 10! 00

Tab. 4.1: Parameterwerte des verwendeten Erdmodells.

Die Kompressibilitdt kann vernachléssigt werden, da die Last klein ist und hier nur Landhe-
bungsgeschwindigkeiten betrachtet werden. Dies wird in Abschnitt 4.5 gezeigt.

Aufgrund des Dichtesprungs zwischen Mantel und Asthenosphére sowie zwischen Kern und
Mantel treten gegeniiber den von Wolf et al. (1997a) untersuchten Erdmodellen zwei zusétzliche
Moden (M1 und C0) auf. Abb. 4.4 zeigt die Relaxationszeiten und Amplituden exemplarisch fiir
das Erdmodell mit A4 = 5km und 73 = 1 x 10!8 Pas. Die Modenbezeichnung erfolgt wie auf Sei-
te 35 eingefiihrt. Bei der extrem diinnen Lithosphére ist die Amplitude der Radialverschiebung
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Abb. 4.4: Relaxationszeiten und Amplituden der Radialverschiebung an der Oberfléiche fiir das verwen-
dete Erdmodell mit hy = 5km und 13 = 1 x 10'® Pas.

an der Oberfliche der dominierenden M0-Mode erst bei Grad n = 1500 auf 1% abgeklungen. In
dem Bereich, in dem die groften Amplituden der Last liegen (200-300, sieche Abb. 4.5), nimmt
die Amplitude der M0-Mode Werte zwischen 0.8 und 1.0 an, die anderen Moden (einschlieRlich
der elastischen Amplitude) spielen hier nur eine untergeordnete Rolle. Die Relaxationszeit der
MO0-Mode ist in diesem Bereich kleiner als 100 Jahre, so daf eine mefbare Landhebungsgeschwin-

digkeit zu erwarten ist.

4.3 Anpassung an die Beobachtungsdaten

Im folgenden werden zwei voneinander unabhéngige Beobachtungsdatensidtze mit den Berech-
nungen verglichen. Zum einen die zwischen 1992 und 1996 an verschiedenen Beobachtungsorten
mit GPS-Messungen bestimmten Landhebungsgeschwindigkeiten (Sjcberg et al., 2000)*, zum an-
deren die am Langisjor-See beobachtete Differenz der Landhebung zwischen dem siidwestlichen
und nordostlichen Ufer (Abb. 4.2). Zwischen den Jahren 1959 und 1991 hat sich das an der Eis-

“Die Daten der hier verwendeten GPS-Messungen sind in Anhang C zusammengestellt.
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Abb. 4.5: Spektrum der Kugelflachenfunktionsentwicklung der Vatnajokull-Eiskappe im Jahr 1980; links
fiir verschiedene Ordnungen, rechts ist das Spektrum fiir die 0-te Ordnung vergréfert dargestellt. (Um
eine logarithmische Darstellung zu ermdglichen wird nur der Betrag gezeigt.)

kappe befindliche Nordostende um du, = 12.4 + 3 cm gegeniiber dem Siidwestende Ufer gehoben
(Sigmundsson & Einarsson, 1992). Dies entspricht einer durchschnittlichen relativen Landhe-
bungsgeschwindigkeit von 04, = 3.9 + 0.9mm /a zwischen 1959 und 1991. In Abb. 4.6 sind die
Parameterbereiche des Erdmodells grau schattiert, die dieser Landhebungsgeschwindigkeit ent-
sprechen. Es wird dabei unterschieden, ob die Zunahme der Vereisung vor 1750 beriicksichtigt
ist (Lastmodell VATNA-2) oder nicht (Lastmodell VATNA-1).

Karten der vulkanischen Aktivitat auf Island (z.B. Hofton & Foulger, 1996a; Pollitz & Sacks,
1996) zeigen, daf die GPS-Stationen HERD und ELDH sich auf bzw. in unmittelbarer Nihe
der ,Neovolcanic Zone“ befinden. Entlang dieser Zone driften die Lithospharenplatten mit einer
Geschwindigkeit von etwa 2 mm/a auseinander (Foulger et al., 1992). Daher ist zu vermuten, daff
die in HERD und ELDH gemessene Landhebungsgeschwindigkeiten auch tektonische Ursachen
haben. Somit werden diese Stationen in den folgenden Modellierungen nicht beriicksichtigt.

Da es sich bei den GPS-Messungen nur um Relativwerte handelt, mufs fiir Absolutwerte
ein Referenzort (hier HOFN) gewihlt werden, an dem die absolute Landhebungsgeschwindig-
keit durch den freien Parameter uyspy (Offset) vorgegeben wird. Als Maf fiir die Giite einer

Anpassung wird dann der Anpassungsparameter ¢ durch

I . . 2
1 u;)bs_uzgal
- |1 _ 4.1
=1 (T ()

eingefiihrt. Dabei bezeichnet I die Gesamtzahl der beriicksichtigten Orte, u;?bs und ufal die be-

obachtete bzw. berechnete Landhebungsgeschwindigkeit des i-ten Ortes und du; die Mefunsi-
cherheit fiir den i-ten Ort. Der Parameter ¢ ist ein Maf fiir die Giite der Anpassung: je grofer
¢, um so schlechter ist die Anpassung. Der Bereich, in dem eine Anpassung noch als gut gilt,
wird hier durch die Bedingung ¢ < 1 eingeschréankt. Dieser Bereich ist in Abb. 4.7-4.9 durch
die schraffierten Fléchen gekennzeichnet. Der Bereich, der innerhalb der Mefsgenauigkeit fiir die

Beobachtungen am Langisjor-See liegt (64, = 0.9mm/a zwischen 1959 und 1991), ist jeweils



W
»

4. Landhebung in Island

N
o
N
o

2\
/&
S

§/30- gso

» A »

1] 1]

(03] Q

% 25 - 2 % 25 2

= ~2 = \/J

(0] (]

@ 20 1 5 20

e 3 e

% _/—\ % 3/_/—\ \, d
(@] <o (@] )
£ 15 - £ 15 N -

- -

7
)

* N \ i

16.0 16.5 17.0 175 18.0 185 19.0 19.5 20.0 16.0 16.5 17.0 175 18.0 18,5 19.0 19.5 20.0
log,o Asthenosphere viscosity (Pa s) log,o Asthenosphere viscosity (Pa s)

Abb. 4.6: Relative Landhebungsgeschwindigkeit in mm/a am Langisjor-See zwischen nordéstlichem und
stidwestlichem Ufer fiir die Lastmodelle VATNA-1 (links) und VATNA-2 (rechts). Der Parameterbereich,
fiir den Berechnungen innerhalb des beobachteten Wertes von 64, = 3.9 + 0.9 mm/a liegen, ist grau
schattiert.

grau schattiert. Aus der Schnittmenge der beiden Bereiche ergibt sich der Parameterbereich des
Erdmodells, der beide Beobachtungsdatensétze erkldren kann. In den Abb. 4.7-4.9 sind jeweils
die Ergebnisse fiir verschiedene Offsets 4y und die Lastmodelle VATNA-1 (nur Abschmelz-
vorgang) bzw. VATNA-2 (Vereisungs- und Abschmelzvorgang) gegeniibergestellt.

4.4 Vergleich mit fritheren Interpretationen

Durch die Verwendung eines sowohl rdumlich als auch zeitlich realistischen Lastmodells und
eines vierschichtigen, sphirischen Erdmodells ist es moglich, die zur Verfligung stehenden Be-
obachtungsdaten zu interpretieren und den moglichen Bereich der Lithosphadrenméchtigkeit und
der Asthenosphirenviskositéit einzuschrinken. Als untere Grenzwerte kénnen A" = 10km und
nin = 5 x 10" Pas angegeben werden, der obere Grenzwert fiir die Lithosphiirenméchtigkeit
betragt iszax = 20km. Dies stimmt mit den Beobachtungen von Einarsson (1991) iiberein, nach
denen in Siidwestisland Erdbebenhypozentren nur in Ausnahmeféllen tiefer als 15km liegen. Der
von Sjoberg et al. (2000) auf der Grundlage der Modellierungen von Wolf et al. (1997a,b) ange-
gebene Minimalwert von 30 km fiir die Lithosphdrenméchtigkeit mufs daher angezweifelt werden.

Der obere Grenzwert fiir die Asthenosphéirenviskositét ist davon abhéngig, ob der Vereisungs-
vorgang beriicksichtigt wird (7@ = 1 x 10'8 Pas) oder nicht (9@ = 3 x 10'8 Pas). In beiden
Fillen liegt die Asthenosphérenviskositdt zum Teil deutlich unter den von anderen Autoren an-
gegebenen Werten fiir Island (Tab. 4.2) (Einarsson, 1966; Sigmundsson, 1991; Sigmundsson &
Einarsson, 1992; Foulger et al., 1992; Einarsson et al., 1996; Hofton & Foulger, 1996a,b; Pollitz
& Sacks, 1996; Wolf et al., 1997b; Sjoberg et al., 2000), was vermutlich auf deren einfachere Erd-
und Lastmodelle zuriickzufiihren ist. Insbesondere die Arbeiten, die tektonische Plattenbewegun-
gen zur Bestimmung der Viskostdt verwenden, benutzen nur einen viskosen Halbraum, der zu

einer hoheren Viskositdt fiihrt als eine diinne Asthenosphére {iber einem héherviskosen Mantel.
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Abb. 4.7: Parameterbereiche, die die fiir 1991-1996 mit GPS bestimmten Landhebungsgeschwindigkeit
(schraffiert) bzw. die fiir 1959-1991 mit Nivellement bestimmte Neigungsinderung am Langisjor-See
(grau) bei Verwendung des Lastmodells VATNA-1 (links) bzw. VATNA-2 (rechts) erkldren. Oben rechts
ist jeweils das angenommene Offset ¢4y fiir die Station HOFN angegeben.
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Abb. 4.8: Wie Abb. 4.7 jedoch fiir unterschiedliche Offsets.
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Lithosphéren- Asthenosphéren-
Autor méchtigkeit (km) -viskositét (Pas)
Einarsson (1966) ~ 108
Sigmundsson (1991) 10 < 5x10'8
Sigmundsson & Einarsson (1992) 10 bis 20 1 x 10'® bis 5 x 10'?
Einarsson et al. (1996) 10 bis 20 ~1x101
Hofton & Foulger (1996a) 10 1.1 x 1018
Pollitz & Sacks (1996) 10 3 x 108
Sjoberg et al. (2000) 30 5 x 1018
Diese Arbeit 10 bis 20 5 x 10! bis 1 x 10'8

Tab. 4.2: Lithosphirenméchtigkeit und Asthenospharenviskositét fiir Island nach Angaben verschiedener
Autoren. Es ist zu beachten, daf die Arbeiten von Hofton & Foulger (1996a) und Pollitz & Sacks (1996)
nicht die Landhebung, sondern die Tektonik als Untersuchungsgrundlage verwenden.

Die Parameterraumstudien legen ein Offset (dies enspricht der absolute Landhebungsge-
schwindigkeit) in HOFN von tpgpy ~ 4.5 = 1.5mm/a nahe. Aufgrund der vielen Unsicher-
heiten muf dieser Wert jedoch mit Vorsicht betrachtet werden und mufs in zukiinftigen Studien

iiberpriift werden.

4.5 Verwendung eines kompressiblen Erdmodells

Das bisher fiir die Interpretation verwendete Erdmodell ist materiell inkompressibel. Dieser Ab-
schnitt zeigt anhand eines Beispieles, daf diese Vereinfachung bei der Interpretation von Landhe-
bungsgeschwindigkeiten gerechtfertigt ist. Dazu werden fiir die verwendeten GPS-Beobachtungs-
orte die Ergebnisse fiir zwei Erdmodelle gegeniibergestellt. Beide Erdmodelle haben eine 10 km
michtige Lithosphire und eine Asthenosphirenviskositit von 10'® Pas; sie unterscheiden sich
nur darin, dak das eine Erdmodell materiell inkompressibel, das zweite lokal inkompressibel ist
(Tab. 4.3). Als Lastmodell wird VATNA-2 verwendet.

Mat. Ink. Lok. Ink.
Schicht Radius Schermodul Viskositdt Dichte S Dichte Js]
(km) (Pa) (Pas)  (kg/m?) (kg/m®)
Lithospére 6371  0.40 x 10%! 00 2800 0 2789 bis 2800  2.50
Asthenosphiire 6361  0.70 x 10! 10'8 3200 0 3319 bis 3400 1.70
Mantel 6271  1.45 x 10! 102! 4525 0 3499 bis 6808 1.13
Kern 3480 0 0 10982 0 10982 0

Tab. 4.3: Parameter des materiell inkompressiblen und des lokal inkompressiblen Erdmodells.

Abb. 4.10 stellt die berechneten Radialverschiebungsgeschwindigkeiten zum heutigen Zeit-
punkt fiir die beiden Erdmodelle gegeniiber. Es ist zu erkennen, daf die Unterschiede sehr gering

sind und somit vernachléssigt werden kénnen (Abb. 4.10).



4.6. Zusammenfassung 51

’a 11 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1
< 10 A -
E g I
E g/ I
£ 7] - I
£ 57 ' I
g 27 I
s 4 I
o — * -
©
8 1] [
5 01 -
g - : -
5 21, i
9 '3 T % " A Sl
S -4 -
B i P S R
Y o0 v . \g
EFCELNTELEF P EE

Abb. 4.10: Radialverschiebungsgeschindigkeit fiir ein materiell inkompressibles (schwarzer Punkt) und
ein lokal inkompressibles (grauer Stern) Erdmodell.

4.6 Zusammenfassung

Die gemessene Landhebungsgeschwindigkeit im Siidosten Islands kann als Folge des Zuriick-
weichens der Vatnajokull-Eiskappe interpretiert werden. Bei Verwendung eines vierschichtigen,
selbstgravitierenden, sphérischen Erdmodells mit Maxwellviskoelastizitit zeigt sich, daf die Li-
thosphére in Island zwischen 10 und 20 km méchtig ist und die Viskositdt der Asthenosphére
zwischen 5 x 10'6 und 1 x 10'® Pas liegt. Weil die Last klein ist und nur Landhebungsgeschwin-

digkeiten untersucht werden, kann ein materiell inkompressibles Erdmodell verwendet werden.



5. Beriicksichtigung der Ozeanlast

Bei der Berechnung der glazial-isostatischen Radialbewegung, Geoiddnderung und Schwereano-
malie spielt auch der sich verindernde Meeresspiegel eine Rolle. Der Grund ist, daf sich die
Eis- und Wassermassen auf der Erde nur umverteilen. Wegen der fiir glazial-isostatische An-
derungen typischen Relaxationszeiten konnen die Einfliisse des sich sehr viel langsamer verdn-
dernden Meeresspiegels durch Plattentektonik oder die sehr viel schneller wirkenden Gezeiten
und jahreszeitlichen Schwankungen vernachlissigt werden. Eine der beiden Hauptursachen der
Meeresspiegelanderung ist der Phaseniibergang zwischen FEis und Wasser wihrend der Ver- bzw.

Enteisungen, der andere liegt in der glazial-isostatischen Radialbewegung.

Bei der Enteisung flieft zunichst Schmelzwasser in die Ozeane ab. Dieses wirkt nun sei-
nerseits als zusédtzliche Auflast, die sich allerdings nicht gleichférmig iiber die Ozeane verteilt,
sondern sich entlang einer durch die Massenumverteilung im Ozean und Erdinneren bestimmten
Aquipotentialfliche verteilt. Die theoretische Behandlung dieses gekoppelten Problems wird in
Abschnitt 5.1 beschrieben, bevor in Abschnitt 5.2 als Beispiel das Verschwinden des antarktischen
Eisschildes betrachtet wird. Anhand dieses Beispiels werden unterschiedliche Kopplugsgrade (im
folgenden als Szenarien bezeichnet) miteinander verglichen:

Szenario 1: Vernachldssigung der Ozeanlast.

Szenario 2: Ogzeanlast, die einer gleichmé#figen Umverteilung der Eismasse ent-
spricht.

Szenario 3: Ozeanlast, die sich dem Geoid und dem relaxierenden Ozeanboden an-
pafst jedoch mit unverénderlichen Kiistenlinien.

Szenario 4: wie 3, jedoch mit verdnderlichen Kiistenlinien.

5.1 Theorie

Soll bei Auflastproblemen auch die sich verdndernde Ozeanlast beriicksichtigt werden, so besteht
die Auflast aus den Anteilen Eis und Wasser. Dies muf bei der Berechnung des Lastdrucks (2.114)

beriicksichtigt werden:

(0, p,t) = fo1(0,¢,t) +Eo0(0, ¢, 1)
= g(R)[p1d1(0, ¢) h1(t) + po do (0, ¢) ho(t)] (5.1)
9(R)[p1j0 dy0(0, ¢) ko (t)],

wobei py o die Eis- bzw. Ozeandichte, dyjo (0, ¢) die rdumliche Verteilung der Eis- bzw. Ozeanlast
und hyjo die zeitliche Variation der Eis- bzw. Ozeanméchtigkeit ist. Als Ozeanlast wird hier nur
der Teil des Ozeans bezeichnet, der durch Akkumulation von Landeis aus dem Ozean entfernt

oder durch Schmelzwasser hinzugefiigt wird.

Fiir die Radialverschiebung (2.128), das lokale Inkrement des Potentials (2.131) und das lokale

52
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Inkrement der Gravitationsbeschleunigung (2.139) ergeben sich dann die Gleichungen

(s 0y 0,8) = 9(R) [m 5 Uiy 32 DY)
= m="n, (5.2)
T S Uit 3 OD"mY"mw,w)],

n=0 m=—n

D (re,0,0,8) = g(R) [m > Uit 3 DMYTG,)
= m='n (5.3)
o0 3 Ant) T DY)
(A) _ g(R) o _ 1\ IYn ¢ Ipnm ynm
g (Raoa W?t) - P1 Z (’I’L 1) A5 (’f‘k,t) Z D Y (07 QO)
R = (54)
Fpo S (n—1)U2(rt) 3 OD”mY”mw,so)],

n=0 m=—n
wobei die Definition von 19A? #quivalent zu (2.120) ist:

P
NOAR (i, 1) = PAZ (ri) ho (1) + | Y —sp “2A7 (rg) €% | # hyo (1) (5.5)
p=1

Die Kugelflichenfunktionskoeffizienten 19D™" ergeben sich durch (2.143) zu

- >
topum _ 20t 1 (n — jm]) /pnlml (cos6) /dno(o ){‘f"sm“’}dgodo, {m—o.

14 0mo (n + |m|)! sin |m|¢p m <0
(5.6)

1 zwischen e, (0, p,t) + eeu(t) und der auflastinduzierten

Die Ozeanlast folgt aus der Differenz

Radialverschiebung u, an der Oberfliche:
f6(0, 0,
do(®.0) ho(t) = TP _ 0.9, 0.1) 1 cealt) — (R0, 0,6] 00, 0,1

poyg(R)
) er(0,0,t) + eeu(t) — ur(6, 0, t), Ozean
B 0 , Land

(5.7)

b

wobei bereits der Separationsansatz vorausgesetzt ist. Die Geoidhdhe e, (6, ¢, t) ergibt sich aus

(5.3) und der Formel von Bruns (2.132), der eustatische Meeresspiegelanstieg eqy(t) aus der

Massenerhaltung:
0= prVat) + o [ / ler (6, 0,1) + ceu(t) — ur (R, 0,0, )]0 dig (5.8)
Ozean
B IVI(
— eeu(t) = - A - [67« (Pa (R 97 ®, )]d9 d(p (5'9)
PO O

Ozean
wobei Vi(t) das Eisvolumen? und Ao (t) die Ozeanfliiche bezeichnet. In der Literatur wird (5.7)
auch als ,sea-level equation bezeichnet (z.B. Johnston, 1993; Milne, 1998; Peltier, 1998).
Substituiert man (5.9) in (5.7), fiihrt den Separationsansatz fiir die Ozeanlast durch, setzt
ho(t) und do(@,¢) in (5.5) und (5.6) ein und diese dann wieder in (5.2)—(5.4), so erhilt man
Integralgleichungen, mit denen sich alle relevanten Gréfsen berechnen lassen.
Das im Rahmen dieser Arbeit entwickelte Programm zur Berechnung der relevanten Grofen

(und damit die Losung der ,sea-level equation) ist in Anhang B.3 beschrieben.

eeu ist negativ.
*Ein negatives Eisvolumen impliziert ein Abschmelzen.
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Abb. 5.1: Orte, fiir die die Meeresspiegeldnderung berechnet wird.

5.2 Beispiel: Instantanes Verschwinden des antarktischen Eisschil-
des

Als Beispiel und einfache Anwendung wird die relative Meeresspiegelénderung
hRSL = €r + €eu — Uy (5.10)

berechnet, der sich durch das instantane Verschwinden des antarktischen Eisschildes ergibt. Als
Eislast dient das thermomechanische Eismodell fiir die Antarktis von Bamber & Huybrechts
(1996). Das verwendete Erdmodell hat sieben Schichten und ist lokal inkompressibel.® Berechnet
wird die Meeresspiegeldnderung fiir die in Abb. 5.1 gezeigten Orte.

Um zu verdeutlichen, welchen Einflufs die Beriicksichtigung des Ozeans als Auflast und gra-
vitierende Masse hat, werden vier verschiedene Szenarien betrachtet: Zunéchst wird eine Be-
rechnung der relativen Meeresspiegeldnderung vorgenommen, bei der als Last nur das Eis be-
riicksichtigt, die Ozeanlast jedoch vernachléssigt wird, d.h. in (5.1)—(5.6) werden nur die Anteile
der Eislast beriicksichtigt (Szenario 1). AnschlieRend wird eine Berechnung durchgefiihrt, bei
der angenommen wird, daf sich das gesamte Eis nach dem Abschmelzen gleichméfig in das als
zeitunabhéngig angenommene Ozeanbecken verteilt hat (Szenario 2). Der eustatische Meeress-

piegelanstieg berechnet sich dabei vereinfacht nach der Formel

1V
= — 11
€eu 1 (5 )

d.h. das Integral in (5.9) wird vernachliissigt. Dabei gelten p; = 910kg/m3, po = 1020kg/m?3,
Ao = 3.61408 x 10" m? und AV; = —2.49537 x 1016 m3. Daraus ergibt sich ein eustatischer Mee-
resspiegelanstieg von ee, = 61.6 m. Der Wert fiir das Eisvolumen basiert auf dem Ergebnis von
Bamber & Huybrechts (1996); der Wert fiir die Ozeanfliche auf der Datenbasis des Programm-
paketes GMT (Wessel & Smith, 1995). Das Eisvolumen liegt an der unteren Grenze dessen, was
in der Literatur fiir die Antarktis angegeben wird (z.B. Suetova (1986): 2.55 + 0.26 x 106 m?,
zitiert nach Velichko et al. (1997)).

Die Integro-Diffenentiale ,sea-level equation“ wird in diesem Beispiel in zwei Simulationen,

jeweils mit einem Gitterabstand von 0.7 Grad beriicksichtigt, was einer Auflésung bis zum

3Die Parameter des Erdmodells sind in Tab. 6.1 auf Seite 62 angegeben.
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Legendre-Grad n = 256 entspricht: In der ersten Simulation wird angenommen, daf die Kiis-
tenlinien zeitlich unverdnderlich sind und damit unabhéingig vom Meeresspiegel. Folglich wird
in (5.7) O, ¢,t) zu O, ¢), es wird dabei die Ozeanverteilung angenommen, die vor dem Ab-
schmelzen vorhanden ist (Szenario 3). In der zweiten Simulation wird die ,sea-level equation®

vollstandig geldst (Szenario 4). In Abb. 5.2 sind die Gebiete, die in diesem letzen Szenario nach

Abb. 5.2: Gebiete, die bei Szenario 4 durch das Abschmelzen des antarktischen Eisschildes iiberflutet
werden. Die schwarzen Scheiben sind in einem Abstand von 0.7° angeordnet.

dem Abschmelzen des antarktischen Eisschildes mit Wasser bedeckt sind, mit schwarzen Scheiben
markiert. Dazu gehdren z.B. die meisten Kiistenregionen aber auch einige Gebiete in der Néhe
grofer Fliisse (in Siidamerika Amazonas und Paranas, in Nordamerika Mississippi und Yukon
und in Asien der Ganges) und andere tiefliegende Gebiete (z.B. das westsibirische Tiefland, das
chinesische Tiefland, das australische Tiefland, die Westspitze Afrikas und weite Teile Europas.
Insgesamt werden etwa 11% der Landflache mit Wasser iiberflutet.

Abb. 5.3 zeigt den relativen Meeresspiegelanstieg fiir die ausgewdhlten Orte mit jeweils vier
Kurven, die den unterschiedlichen Szenarien entsprechen. Die beiden Extrembeispiele sind die
Vernachlissigung der Ozeanlast (graue Linie) und die volle Beriicksichtigung der Ozeanlast, bei
der sich auch die Kiistenlinien durch Uberflutung verschieben (schwarze Linie). Die Reihenfolge
der Graphen entspricht dabei der Verteilung der Orte von Nord nach Siid auf der Erdkugel.
Nahezu alle Orte liegen nach dem Abschmelzen des antartkischen Eisschildes unterhalb des Mee-
resspiegels. Die einzige Ausnahme bildet das in der Ndhe des antarktischen Eisschildes gelegene
Rio Grande. Im Nahbereich findet nach dem instantanem Abschmelzen zunédchst eine Aufwol-
bung der Erdoberfliche statt, die grofer ist als der Anstieg des Meeresspiegels.

Es fillt auf, dak die Relaxation bei vom Eisschild weit entfernten Orten wesentlich schneller
zum Stillstand kommt, als bei Orten, die in der Nahe liegen. Wird nur das Abschmelzen des
antarktischen Eisschildes beriicksichtigt und die Ozeanlast vernachlissigt (graue Linie), so liegen
nach Abschluf der Relaxation alle Orte etwa 12m unter dem Meeresspiegel. Wird das Schmelz-

wasser gleichméRig auf die Ozeane verteilt (grau gestrichelte Linie), so ergibt sich ein wesentlich
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Abb. 5.3: Relativer Meeresspiegelanstieg aufgrund des instantanen Abschmelzens der antarktischen Eislast zum
Zeitpunkt ¢t = 0. Die verschiedenen Kurven gelten jeweils fiir

Szenario 1: (grau, durchgezogen),

Szenario 2: (grau, gestrichelt),

Szenario 3: (schwarz, gepunktet),

Szenario 4: (schwarz, durchgezogen).
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komplexers Bild: Die meisten Orte liegen nach Abschluf der Relaxation deutlich tiefer unter der
Meeresoberfliche (16-25m) als wenn der Ozean nicht beriicksichtigt wird. Eine Ausnahme bilden
Recife, das nur etwa 2m tiefer unter der Meeresoberfliche liegt, und vor allem die Orte Hawaii,
Bombay und Hong Kong, die sogar weniger stark iiberflutet werden als in Szenario 1.

Wird die ,sea-level equation” geldst, so macht der Unterschied, ob variable Kiistenlinien
beriicksichtigt werden (Szenario 4) oder nicht (Szenario 3) maximal 2m aus. Von den Szenarien 1
und 2 unterscheiden sich die Ergebnisse jedoch zum Teil um mehr als 100%. Ein konkretes Muster
in den Ergebnissen zu finden ist schwierig, da das Zusammenspiel zwischen dem Geoid (der
Ozeanoberfliche), der relaxierenden Erdoberfliche und dem Kiistenlinienverlauf sehr komplex
ist. Die weit entfernten Orte Amsterdam, New York und San Francisco liegen bei korrekter
Behandlung der ,sea-level equation“ 5-10 m unter der Meeresoberflache, gleiches gilt auch fiir die
wesentlich slidlicher gelegenen Orte Lagos, Mombasa, Lima, Recife und Rio Grande. Dabei fallt
auf, daf sich die Ergebnisse der verschiedenen Szenarien fiir Recife nur geringfiigig unterscheiden
und die Relaxation fiir Rio Grande auch nach 50ka noch nicht zum Abschlufy gekommen ist
und daher eine etwas geringere Uberflutung vorliegt. Fiir alle zuvor genannten Orte gilt, daf§
sie weniger stark von Wasser bedeckt sind als wenn die Ozeanlast nicht (Szenario 1), oder nur
als gleichméRig (Szenario 2) betrachtet wird. Die Orte Honkong, Hawaii, Mombasa und Lagos

werden dagegen stéirker iiberflutet, wenn die ,sea-level equation“ gelést wird.

5.3 Zusammenfassung

Dieses Kapitel erweitert die Theorie aus Kap. 2. Zusédtzlich zu einer Eislast wird nun auch
die Umverteilung der Wassermassen wahrend der Ver- und Enteisung betrachtet. Man erhélt
eine Integralgleichung, die numerisch gelost werden muf. Anhand eines einfachen Beispiels wird
gezeigt, dafs die Beriicksichtigung einer realistischen Ozeanlast bei der Interpretation glazial-
isostatischer Ausgleichsvorgénge nicht vernachlissigt werden kann. In dem betrachteten Beispiel
betrigt die Differenz der berechneten relativen Meerestiefe je nach Szenario und Beobachtungsort

bis zu 16 m.



6. Landhebung in Fennoskandien

Abb. 6.1 zeigt den sogenannten ,,Rudman stone, der die &lteste schwedische Wasserstandsmar-
kierung von 1731 aufweist. Der Stein liegt etwa 15km norddstlich von Gévle (Abb. 6.17) und

zeigt aufber der ersten Markierung noch weitere aus den Jahren 1831, 1922 und 1931. Zwischen

Abb. 6.1: ,Rudman stone“ mit datierten Wassermarken (Bergsten, 1954).

1731 und 1946 betrigt der Hohenunterschied des Wassers 1.62m, was einer durchschnittlichen
Landhebungsgeschwindigkeit von 7.5 mm/a entspricht. Dieser Wert liegt etwa 20% iiber dem mit
heutigen Mefmethoden bestimmten Wert.

Daf eine Landhebung die Ursache dieses Phénomens ist, erkannte zuerst Jamieson (1865,
1882), dessen Theorie jedoch zundchst nicht allgemein anerkannt wurde. Erst als der Geologe
Gerhard De Geer 1888 fiir Fennoskandien eine Karte mit Isobasen (Linien gleicher Hebung) an-
fertigte (De Geer, 1888, 1890), zeichnete sich ab, daf nur eine uneinheitliche Landhebung die
Ursache der Beobachtungen sein konnte. Ekman (1991a) fakte die Geschichte der Untersuchun-
gen zur glazialen Isostasie bis 1950 zusammen. Die ersten quantitativen Modellierungen wurden
von Haskell (1935) und Van Bemmelen & Berlage (1935) durchgefiihrt. Haskells Ergebnis einer
durchschnittlichen Mantelviskositiit von 1 x 102! Pas wird von Mitrovica (1996) im wesentlichen
bestétigt, wihrend die Theorie von Van Bemmelen & Berlage (1935), daf der gesamte Fluff
innerhalb einer diinnen Schicht erfolgt, heute nicht mehr fiir realistisch gehalten wird.

In diesem Kapitel wird die beobachtete Landhebung in Fennoskandien im Hinblick auf Li-

58
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thospharenméchtigkeit und Viskositdten des Mantels und der Asthenosphére interpretiert. Im
Gegensatz zu verschiedenen fritheren Arbeiten (z.B. Wolf, 1986, 1987; Fjeldskaar & Cathles,
1991; Fjeldskaar, 1994; Thoma & Wolf, 1999) wird hierbei neben einem globalen Eismodell auch
die Ozeanlast mitberiicksichtigt.

Abschnitt 6.1 stellt zunédchst die verschiedenen Eismodelle vor, die in dieser Arbeit verwen-
det werden. Fiir die Interpretation werden zwei neue Eismodelle verwendet: W-ICE-3 ist ein aus
Ellipsen konstruiertes Modell (Abschnitt 6.1.2), W-SCAN-2 eine globale Fortfiihrung des von
Lambeck et al. (1998b) entwickelten Modells SCAN-2 (Abschnitt 6.1.3). Beide Eismodelle be-
stehen aus einem hochauflésenden fennoskandischen Eismodell, die mit dem globalen Eismodell
ICE-3G kombiniert werden.

Sowohl die Eismodelle SCAN-2 und ICE-3G als auch die Mehrzahl der datierten Landhe-
bungskurven (Abschnitt 6.2.1) orientieren sich an der klassischen “C-Zeitskala, die auf der
Libby-Halbwertszeit von 5568 Jahren basiert. Eine vollstindige Interpretation mit *C korri-
gierten Zeitskalen, wie sie in dieser Arbeit erfolgen soll, liegt bislang nicht vor. Es sind zwei
Korrekturen anzubringen: Zum einen miissen alle Zeiten dem genaueren Wert von 5730 Jahren
fiir die '*C Halbwertszeit angepaft werden, zum anderen ist bekannt, daf der '*C-Gehalt in
der Atmosphére wihrend der letzten 20000 Jahre nicht konstant war (z.B. Bard et al., 1990;
Eronen, 1992), was bei der *C Datierung von Kohlenstoff aufnehmenden Organismen jedoch
impliziert wird. Daher muf noch eine zweite, nichtlineare Korrektur angebracht werden, die dies
beriicksichtigt. Beide Korrekturen werden mit Hilfe des Programms CALIB 4.3.1 von Stuiver &
Reimer (1993) durchgefiihrt.!

Lambeck et al. (1998b) haben vor kurzem eine vergleichbare Interpretation der Landhebung
in Fennoskandien ohne '*C-Korrekturen vorgenommen. Die Viskosititswerte jener Arbeit sind
somit in der Einheit Pa'#Cs gegeben, d.h. die Einheit Sekunde ist zeitabschnittsabhingig; je
nach Konzentration des Kohlenstoffs in der Atmosphire ist eine *Cs Sekunde unterschiedlich
lang. Dies widerspricht jedoch der Definition einer Einheit, die systemunabhingig sein soll. Ob
eine Erhohung der Viskositatswerte um 15%, wie Lambeck (1998) vorschlégt, ausreicht, um diese
Inkonsistenz zu kompensieren, ist zweifelhaft (vgl. Abschnitt 6.5).

Aus Griinden der Rechnerkapazit ist es nicht mdglich, die Integralgleichung, mit denen die
Ozeanlast berechnet wird (,sea-level equation“, Abschnitt 5.1), fiir jedes Erd- und Eismodell
iterativ zu 16sen. Da sich die Ozeanlast durch geringtfiigige Modifikation des Erdmodells nur un-
wesentlich &ndert, wird dieser Effekt vernachldssigt. In dieser Arbeit wird die Ozeanlast wie folgt
berticksichtigt: Zunéchst wird mit Eismodell ICE-3G von Tushingham & Peltier (1991) und Erd-
modell MF2 von Mitrovica & Forte (1997) eine Ozeanlast durch Losen der ,sea-level equation®
berechnet (Abschnitt 6.1.1), die als feste Randbedingung fiir die in Abschnitt 6.4 durchgefiihrte
Interpretation der in Abschnitt 6.2 vorgestellten Beobachtungsdaten dient. Diese Interpretation
erfolgt mit Hilfe von Vorwértsrechnungen, bei denen der Raum der freien Parameter systema-
tisch durchsucht wird. Nach Auswertung der Daten erhélt man einen Parameterbereich, der in der
Lage ist, die Beobachtungsdaten zu erkldren. Aus diesem Bereich wird nun ein Erdmodell ausge-
wéhlt, fiir das zusammmmen mit Eismodell W-SCAN-2 die Ozeanlast durch Losen der ,sea-level
equation“ erneut berechnet wird. Mit dieser neuen Ozeanlast werden die Vorwértsrechnungen

erneut durchgefiihrt. Diese Iteration wird solange wiederholt, bis Konvergenz beziiglich des sich

'"Durch die vorgenommenen Korrekturen erhilt man aus **C-Jahren siderische (Kalender-)Jahre.
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Abb. 6.2: Schematische Darstellung der Eingabeparameter (Oval), der Rechenschritte (Eiférmig, grau
hinterlegt) und Ergebnisse (Achteckig). Die Ozeanlast ist sowohl ein Ergebnis, als auch ein Eingabepara-
meter.

ergebenden Erd- bzw. Eismodells erreicht ist. Abb. 6.2 zeigt den Verlauf des hier beschrittenen

Losungsweges schematisch.

6.1 Pleistozine Eislasten
6.1.1 Eismodell ICE-3G und Berechnung der Ozeanlast

Eismodell ICE-3G (Tushingham & Peltier, 1991) dient bis heute als Standardmodell fiir pleisto-
zine Vereisungen. Als Randbedingungen zur Konstruktion wurden im wesentlichen #C-datierte
Strandlinien und Riickzugsisochronen herangezogen. Das letzte glaziale Maximum von Eismo-
dell ICE-3G liegt 18 ka BP. Zwischen diesem Zeitpunkt und dem heutigen liegt (im Modell) alle
1000 Jahre eine neue Lastverteilung vor. Fiir die vorliegende Arbeit werden alle Zeitpunkte in
siderische Jahre umgerechnet. Abb. 6.10 zeigt den Zusammenhang zwischen *C- und siderischen
Jahren.

Eismodell ICE-3G beschreibt nur den Enteisungsvorgang. Es wird angenommen, dafs vor
dem letzten glazialen Maximum die Eislast konstant war. Diese Vereinfachung spielt jedoch
bei der Berechnung von Strandlinien und Landhebungsgeschwindigkeiten keine Rolle; nur wenn
Absolutwerte (Geoid oder Schwere) betrachtet werden, ist eine detailliertere Vereisungsgeschichte
von Bedeutung (Thoma & Wolf, 1999).

Das Eismodell ICE-3G benutzt als Anfangszustand eine eisfreie Erde. Da in dem Modell die
Antarktis und Gréonland zum heutigen Zeitpunkt vereist sind, liegt der Meeresspiegel im eisfreien
Anfangszustand héher als heute. Fiir die Berechnung der Ozeanlast ist es jedoch sinnvoller, die

heutige Wasser-Eis-Verteilung als Anfangszustand zu betrachten, da nur die heutigen Kiisten-
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Abb. 6.3: Eustatischer Meeresspiegelanstieg eqy. Dem Eisvolumen entsprechende Meeresspiegelinderung
des originalen ICE-3G (Sterne) und des um das heutige Eisvolumen korrigierten ICE-3G (Punkte). Zum
Vergleich ist die eustatische Meeresspiegelhhe nach SPECMAP (durchgezogen) und Fleming et al. (1998)
(gestrichelt) angegeben.

linien als Datenbasis zur Verfiigung stehen. Aus diesem Grund wird die heutige Eisverteilung
von dem Modell ICE-3G subtrahiert. Die Punkte in Abb. 6.3 geben jeweils die dem Eisvolumen
entsprechende Meeresspiegelénderung (bei konstanter Ozeanoberfliche) an. Die durchgezogene
Kurve basiert auf dem “C-korrigierten SPECMAP Datensatz specmap.017 aus dem , SPECMAP
No 1 Archive“? des National Geophysical Data Center (NGDC). Er enthilt Tiefseebohrkern-§'8 O-
Daten als Funktion des Alters, die mit der Formel ee, = —34.83(6'¥0 +1.93) m in Meeresspiegel-
hohen umgerechnet werden. (Imbrie et al., 1984; Ritz, 1997; Le Meur & Huybrechts, 1998; Greve
et al., 1999). Die Parameter in der Formel sind so gewahlt, daf die eustatische Meeresspiegel-
hohe zum letzten glazialen Maximum —130 m betragt (Chapell & Shackleton, 1986; Huybrechts,
1992). Die Kurve von Fleming et al. (1998) (gestrichelt) beruht auf einer neueren Analyse von
Korallenriffen im Fernbereich der holozidnen Eisschilde und dient hier nur zum Vergleich.

Mit dem korrigierten Modell ICE-3G wird in Verbindung mit einem kompressiblen sieben-
schichtigen Erdmodell die Ozeanverteilung berechnet, die als Randbedingung fiir die erste Vor-
wartsrechnung verwendet wird (vgl. Abb. 6.2). Die Parameter des Erdmodells sind in Tab. 6.1
zusammengestellt. Die Dichte ist so gewédhlt, dak die Masse der einzelnen Schichten mit der
jeweiligen Masse nach PREM (Dziewonski & Anderson, 1981) iibereinstimmt, der Schermodul
entspricht dem Volumenmittelwert der in PREM angegebenen Werte. Die Viskositdtswerte ent-
sprechen Volumenmittelwerten des Erdmodells MF2 von Mitrovica & Forte (1997).

Abb. 6.4 zeigt die Ozeanverteilung wihrend verschiedener Stadien der Enteisung. Die sich

*www.ngdc.noaa.gov/mgg/geology /specmap.html.
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Schicht Ptop Pbottom B % n
(km) (kg/m®) (kg/m?) (Pa) (Pas)
7 6371 3196 3261  1.60 0.57 x 10'! 00
6 6291 3261 3380 1.60 0.67 x 10" 1.73 x 10%!
5 6151 3422 3556 1.29 0.77 x 10! 5.68 x 10%°
4 5971 3792 3974  1.01 1.10 x 10" 1.14 x 10%
3 5701 4410 5024  0.61 1.98 x 10" 7.20 x 10%
2 4600 5023 5581  0.38 2.62 x 10! 4.53 x 102!
1 3480 10982 10982 0 0 0

Tab. 6.1: Parameter des siebenschichtigen Erdmodells zur Bestimmung der Ozeanlast.

im 1°-Abstand befindenden schwarzen Punkte kennzeichnen die Stellen, an denen sich zu einem
bestimmten Zeitpunkt Wasser befindet.® Anhand der Ozeanverteilung ist deutlich zu erkennen,
wie nach dem Zuriickweichen des Eises zundchst Wasser in den baltischen Raum eindringt und
anschliefsend durch das sich hebende Land wieder verdrangt wird, bis die heutige Wasser-Land-
Verteilung erreicht ist. Der Baltische Eissee lag um etwa 25-30 m hdher als der damalige Mee-
resspiegel. Dies wird in dieser Simulation vernachlassigt. Den Fehler, der dadurch entsteht, kann
man wie folgt abschétzen: Die Radialverschiebung im isostatischen Gleichgewicht héngt von der
Dichte der Last, der Dichte des viskosen Materials und der Méchtigkeit der Auflast ab. Fiir die
hier durchgefiihrte Rechnung bedeutet dies

h
ul = polo (6.1)
Ptop
Realistisch ware
ufr — paaolfo + 30m), 62)

Ptop

Mit den Werten pm,0 = 1000kg/m3, po = 1020kg/m3, piop = 3261kg/m> (die Dichte an
der Oberseite der Asthenosphére) und ho(t = 10kaBP) = 52m (der Wert entstammt dem
SPECMAP Datensatz) ergibt sich fiir u, eine Differenz von 9 m. Dies entspricht einer Abweichung
von 36% gegeniiber der realistischen Abschédtzung. Das isostatische Gleichgewicht wurde in der
kurzen Zeitspanne, in der der Baltische Eissee existierte, jedoch nie erreicht, daher wird diese
geringe zusdtzliche Last vernachléssigt. Werden jedoch Strandlinien aus dem entsprechenden
Zeitabschnitt verwendet, so mufs die Differenz von 25-30 m beriicksichtigt werden. Dabei mufs
jedoch auch beachtet werden, wie die Strandlinie datiert wurde. Wenn dies durch Bohrkerne
geschah und der Ubergang von marinem zu brackigem Milieu als Grundlage der Datierung diente,
so stimmt das entsprechende Alter nicht mit dem Trockenfallen der Region iiberein, sondern
deutet lediglich darauf hin, daf sich die Verbindung zwischen dem Baltische Eissee und dem
offenen Meer schlok. In dieser Arbeit werden Strandlinien, die im Baltikum und zwischen 12300
und 8100 a BP liegen, der Einfachheit halber nicht beriicksichtigt.

3In Kapitel 5 und Anhang B.3 wird niher auf die entsprechende Gleichung und deren Programmierung einge-
gangen.



6.1. Pleistozine Eislasten 63
o,
o ses
1700k S ——.
-...... oo,
B s,
oo
11.5ka coom —
s
oo
7.0ka ..'. n....“’"”munw““’M.
20000qpnr **%900000sseee o0 ¢ ”m"".':, oo®
Abb. 6.4: Ozeanverteilung zu verschiedenen Zeiten in der Vergangenheit. Die schwarzen Punkte ent-

sprechen der wasserbedeckten Flache in 1°-Absténden.
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6.1.2 Eismodell WEICHSEL-3 und W-ICE-3

Eismodell WEICHSEL-3 ist eine grundlegende Weiterentwicklung der friiheren fennoskandischen
Eismodelle WEICHSEL-1 (Wolf, 1987) und WEICHSEL-2 (Thoma & Wolf, 1999). Es besteht
nicht wie die fritheren Modelle aus einzelnen Kreisscheiben, sondern aus einer Lingen- und Brei-
tenabhingigen Michtigkeit. Zur Konstruktion dieses Modells sind die Riickzugsisochronen durch
mehrere ellipsenformige Eislasten mit unterschiedlichen Querschnitten angendhert. Die Ellipsen
werden so gelegt, daf sie die beobachteten Riickzugsisochronen (Andersen, 1981; Flohn, 1985;
Lundqvist, 1986) gut anndhern, und entsprechend einer angenommenen Méchtigkeit skaliert. An-
schliefend wird die Topographie subtrahiert. Dies entspricht der Annahme (z.B. Boulton et al.,
1985), dak sich die Oberfliche des Eises nicht nach kurzwelligen Unebenheiten des Untergrundes
richtet. Gestiitzt wird diese These auch durch Modellrechnungen (Greve, 1997). Abb. 6.5 zeigt

Abb. 6.5: Michtigkeiten des Eismodells WEICHSEL-3 zum letzten glazialen Maximum vor (links) und
nach (rechts) der Entwicklung nach Kugelflichenfunktionen bis zum Grad n = 180. Die Konturlinien
geben die Hohe in km an.

die rdumliche Verteilung und die Méchtigkeit der fennoskandischen Eislast. Die rechte Graphik
in Abb. 6.5 zeigt die Lastzum letzten glazialen Maximum (LGM) nach Entwicklung bis n. = 180.
Abb. 6.6 zeigt die zeitliche und rdumliche Entwicklung vom letzten glazialen Maximum bis zum

Verschwinden des Eises.

Das maximale Volumen von WEICHSEL-3 orientiert sich an der Arbeit von Velichko et al.
(1997), der dieses mit 5.25 x 10*® m? angibt. Die sich aus dem Volumen ergebende maximale Eis-
méchtigkeit Hy,gym wird verwendet, um die Eisméachtigkeiten zu spéteren Zeitpunkten bestimmen
zu kénnen. Dazu wird angenommen, daf die Bedingung HZZRZ-_1 = const. erfiillt ist (z.B. Orowan,
1949; Wolf, 1985a; Paterson, 1994). Dabei ist R; der Radius einer zur Flichenbedeckung A; dqui-
valenten Kreisfliche: R; = v/A;w~1. Sind Hy = Hrgm und Ay = Apgum die Michtigkeit und die
Fléche des Eisschildes wéhrend des letzten glazialen Maximums, so ergibt sich die Méachtigkeit
des i-ten Eisschildes durch

Hiem  /r
-

H, =
' VALau

(6.3)

Um das globale Eismodell W-ICE-3 zu erhalten, wird aus ICE-3G von Tushingham & Peltier
(1991) der Bereich, der Fennoskandien und die Britischen Inseln bedeckt, durch WEICHSEL-3

ersetzt.
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21.40 ka BP

Abb. 6.6: Méichtigkeiten des Eismodells WEICHSEL-3. Die Konturlinien geben die Méchtigkeit in km
an.
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6.1.3 Eismodell SCAN-2 und W-SCAN-2

Vor kurzem haben Lambeck et al. (1998b) anhand von Landhebungskurven das lokale Eismodell
SCAN-2 fiir Fennoskandien entwickelt. Dieses Fismodell wurde auch zur Berechnung von Land-
hebungsgeschwindigkeiten und Neigungséinderungen entlang von Binnenseen (Lambeck et al.,

1998a) und zur Berechnung von Spannungen (Wu et al., 1999) verwendet.

Abb. 6.7: Wie Abb. 6.5, jedoch fiir W-SCAN-2.

Abb. 6.7 zeigt die Eisverteilung zum letzten glazialen Maximum und ihre Kugelflichenfunkti-
onsentwicklung bis zum Grad n = 180. Abb. 6.9 zeigt die rdumliche und zeitliche Entwicklung der
Eisverteilung. Eismodell SCAN-2 verwendet “C-Jahre. Um es fiir die Interpretation verwenden
zu konnen, wird seine Zeitskala entsprechend kalibriert. Aufterdem wird es, ebenso wie Eismodell
WEICHSEL-3, auferhalb Fennoskandiens durch ICE-3G erginzt. Dieses globale, '4C-korrigierte
Eismodell wird hier mit W-SCAN-2 bezeichnet.

6.1.4 Vergleich der Eismodelle

Um die rdumliche Ausdehnung der beiden Eismodelle zum letzen glazialen Maximum zu verglei-
chen, wird die Méchtigkeit von SCAN-2 von der von WEICHSEL-3 subtrahiert. Abb. 6.8 zeigt
den Unterschied in den Méchtigkeiten im Raum- und Spektralbereich bis zum Grad n = 180. Der

Abb. 6.8: Unterschiede in der Machtigkeit zwischen den Eismodellen WEICHSEL-3 und SCAN-2 zum
letzen glazialen Maximum vor (links) und nach (rechts) der Entwicklung nach Kugelflichenfunktionen
bis zum Grad n = 180. Die Konturlinien geben die Differenz in km an.

Unterschied ist in beiden Bereichen nahezu identisch, was fiir die Stabilitdt der Kugelflachen-
funktionsentwicklung spricht. WEICHSEL-3 ist im Zentrum des Eisschildes (Zentralschweden)
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um etwa 800 m méachtiger als SCAN-2. Dafiir féllt SCAN-2 zu den Réndern hin wesentlich flacher
ab, woraus sich an den Eisrédndern (Finnland, Kola-Halbinsel, Norwegen) eine grofere Méchtig-
keit (bis zu 1200 m) von SCAN-2 ergibt. Wie sich dies im Hinblick auf die zu interpretierenden
Beobachtungsdaten auswirkt, wird in Abschnitt 6.5 diskutiert.

WEICHSEL-3 | SCAN-2% other ice models

Volume | 2.56 x 101° 4.81 x 10'5 | 6.90 x 10> Suetova (1986)

(m3) 6.11 x 10>  Tushingham & Peltier (1991)f
5.25 x 101 Velichko et al. (1997)

Area 3.40 x 10!2 5.10 x 1012 | 3.93 x 10'2  Suetova (1986)

(m?) 3.15 x 10'2  Tushingham & Peltier (1991)f
3.87 x 10'2  Velichko et al. (1997)

Height | 3000 1850 3400 Andersen (1981)

(m) 2800 Boulton et al. (1985)
2000 Nesje & Dahl (1990)
3000 Tushingham & Peltier (1991)F
1660 Brook et al. (1996)

Tab. 6.2: Vergleich verschiedener Eismodelle, alle Werte beziehen sich auf das letzte glaziale Maximum.
t Nur der fennoskandische Teil des globalen Modells.
! Inklusive der Barentssee.

Tabelle 6.2 vergleicht WEICHSEL-3 und SCAN-2 mit einigen anderen Eismodellen. Die Mo-
delle von Tushingham & Peltier (1991) und Lambeck et al. (1998b) (SCAN-2) sind Modelle, die
zur Interpretation glazial-isostatischer Ausgleichsvorgéinge konstruiert wurden, die anderen Mo-
delle beruhen weitgehend auf geologischen Beobachtungen. Die grofse Méchtigkeit des Eismodells
von Andersen (1981) setzt ein statisches Modell voraus, bei dem das Eis nicht fliet. Andrews
(1982) zeigt jedoch, dak Eismodelle, die mit dem eustatischen Meeresspiegelanstieg konsistent
sind, deutlich diinner sein miissen. In der Arbeit von Lambeck et al. (1998b) wird zunéchst mit
dem Modell von Andersen (1981) gearbeitet, doch aus ihrer Interpretation folgt ebenfalls, daf
ein Eismodell mit einer maximalen Méchtigkeit um 2000 m wahrscheinlicher ist.

Es fallt auf, dak das Volumen von Eismodell WEICHSEL-3 etwas geringer ist, als die Vo-
lumina der anderen Modelle. Durch die Subtraktion der Topographie reduziert sich hier das
Eisvolumen trotz vergleichbarer Oberfliche und Méchtigkeit. Die Folgen hiervon werden in Ab-
schnitt 6.5 diskutiert.

6.2 Beobachtungsdaten

Es sollen vier verschiedene Typen von Beobachtungsdaten interpretiert werden. Dies sind postgla-
ziale Landhebungen, heutige Landhebungsgeschwindigkeiten, Neigungsinderungen entlang zwei-
er Binnenseen und Schwereénderungen. In diesem Abschnitt werden die verschiedenen Beobach-

tungsdaten vorgestellt und gezeigt, wie diese interpretiert werden.

6.2.1 Landhebung

Eine Landhebungskurve zeigt die Hohe des Meeresspiegels an einer bestimmten Position (Longi-

tude und Latitude) zu verschiedenen Zeitpunkten in der Vergangenheit. Um den beobachteten re-
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20.25 ka BP

10.20 ka BP . -

Abb. 6.9: Michtigkeiten des Eismodells W-SCAN-2. Die Konturlinien geben die Méchtigkeit in km an.
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lativen Meeresspielgelanstieg hrsr (0, ¢, At)* mit der berechneten Radialverschiebung ., (8, ¢, t)
vergleichen zu konnen (At ist dabei das Alter der Strandlinie beziiglich 1950 AD), sind die fol-

genden vier Anpassungen notwendig:

1. Die Zeiten der beobachteten Kurven miissen 4C-korrigiert werden.
Einige Datierungen wurden vorgenommen, bevor die Radiokarbonmethode zur Verfiigung
stand (Pollen- und/oder Planktonanalysen) oder stammen von marinen Proben. Diese wur-
den an die terrestrische *C-Skala angeglichen. Zur Umrechung der 4C-Skala in siderische
Jahre wurde das Programm CALIB 4.3.1 von Stuiver & Reimer (1993) verwendet, Abb.

6.10 zeigt den nichtlinearen Zusammenhang zwischen den verschiedenen Zeitskalen.

2. Die Geoid- und die eustatische Korrektur der Meeresspiegelhohen muf beriicksichtigt wer-
den.
Die beobachtete relative Meeresspiegelanderung hrsy, gibt immer die Hohe beziiglich des
heutigen Meerespiegels an. In der Vergangenheit ist dieser nicht konstant gewesen. Um
berechnete und beobachtete Landhebungen miteinander vergleichen zu konnen, miissen
der eustatische Meeresspiegelanstieg eey(At) und die Geoidhohe he (6, ¢, At) beriicksich-
tigt werden.

@RSL(O, v, At) — eeu(At)J = :hu(O, 0, At) + he(0, ¢, At)/. (6.4)

hobs(97W:At) hcal(65W1At)
Die berechneten Werte der Radialverschiebung u, und Geoidhdhe e, miissen dabei auf die

heutigen (=1950 AD) Werte bezogen werden:

h'u(97 P At) = UT(O, ®; t) - UT(O, @, t = 1950 AD); (65)
he(0, ¢, At) := e (0,¢,t) — e (0, p,t = 1950 AD). (6.6)

Als eustatischer Meeresspiegelanstieg eey (At) wird der SPECMAP-Datensatz (Imbrie et al.,
1984; Greve et al., 1999) verwendet. Prinzipiell wére es auch moglich, die eustatische Mee-
resspiegelanderung aus der Losung ,sea-level equation“ zu erhalten. Die Losung dieser
Gleichung ist jedoch zeitlich zu aufwendig, als daf sie fiir jedes Erdmodell und jede (ska-
lierte) Lastméchtigkeit durchgefiihrt werden konnte. Daher erscheint die Verwendung des
SPECMAP-Datensatzes als die bessere Alternative.

3. Den beobachteten relativen Meeresspiegelanderungen hgsr, (6, ¢, At) muf ein Fehler zuge-
wiesen werden.
Tatsédchlich ist die zeitliche Unsicherheit 6t deutlich grofer als die Hohenunsicherheit dh.
Fiir die folgenden Untersuchungen ist es jedoch einfacher, wenn man die Fehler in der Da-
tierung als Fehler in der Hohe ausdriickt. Es wird angenommen, daf der Fehler um so gréfser
ist, je weiter der Zeitpunkt der Datierung in der Vergangenheit liegt, d.h. 6h = 1.5x6t/1000,
jedoch mindestens 10m betrégt (vergleichbare Werte benutzten auch schon Wolf, 1987;
Thoma & Wolf, 1999).

4. Zwischen 14290 a BP und 9010 a BP? gab es verschiedene Stadien im Baltikum (Baltischer
Eissee, Ancylus See), wihrend derer sich dort ein Siikwassersee ausbildete, der keine Ver-
bindung zum Ozean hatte (z.B. Eronen, 1983; Bjorck, 1995; Lambeck et al., 1998b). Sind

4RSL steht fiir ,relative sea level“.
®Dies entspricht 12300 a BP und 8100 a BP in '*C-Jahren.
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in diesem Zeitraum Landhebungsdaten gesammelt worden, so sind die hierfiir bestimmten
Hohen nicht relativ zum Meeresspiegel bestimmt, sondern vielmehr relativ zu dem ent-
sprechenden (hoher gelegenen) Siikwassersee, vgl. Seite 62. Aus diesem Grunde werden
Strandlinien im Baltikum, die zwischen 14290 BP und 9010 a BP liegen, nicht beriicksich-
tigt.6
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Abb. 6.10: Kalibrierung der '4C-Zeitskala nach Stuiver & Reimer (1993).

Die Punkte einer Landhebungskurve stammen im allgemeinen nicht alle vom selben Ort,
sondern von benachbarten Pldtzen. Als Beispiel dafiir, dak das rdumliche Zusammenziehen von
an unterschiedlichen Orten gesammelten Proben auf einen Punkt gerechtfertigt ist, dient hier
die Landhebungskurve von Angermanland. Abb. 6.11 zeigt drei Punkte im Miindungsbereich des
Angermanilven. Die beiden duReren Punkte sind zwei etwa 35km auseinanderliegende Orte, von
denen Proben zur Konstruktion der Landhebungskurve gesammelt wurden (Cato, 1987, 1992).
Die mittlere Position ist die in der Modellierung verwendete. Abb. 6.12 zeigt die berechnete
Landhebung fiir die beiden &uferen Orte. Die berechneten Kurven liegen so dicht beieinander,
daf die Beobachtungsungenauigkeit eine wesentlich gréfere Rolle spielt als die Abweichung, die
sich aufgrund der vorliegenden Positionsverschiebung ergibt. Angermanland wurde fiir dieses
Beispiel gewihlt, weil dort die beobachtete Hebung (und somit auch der zu erwartende Fehler)
grofs sind.

Abb. 6.13 zeigt die Position der Orte an, von denen Landhebungskurven zur Interpretation
verwendet werden. In Anhang D.1 sind die Landhebungsdaten tabelliert. Die meisten Datie-
rungen sind mit Hilfe der '#C-Methode durchgefiihrt worden oder auf diese bezogen. Lediglich
die Datierungen der Orte Angermanland (Lidén, 1938; Lliboutry, 1971; Cato, 1987, 1992) und

5Dies betrifft alle Orte an der heutigen Ostsee, die dstliche von Soborg und Billingen liegen (z.B. Bjorck, 1995).
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Angermanilven mit Beobachtungs-
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Abb. 6.12: Berechnete Landhebungs-
kurve fiir Angermanland fiir die beiden
etwa 35km auseinander liegenden Be-
obachtungspunkte

Visterbotten (Renberg & Segerstrom, 1981) beruhen auf der Warvenmethode (Hornsten, 1970).
Diese ist zwar unabhingig von der *C-Zeitskala, aber verschiedene Fehler (z.B. verlorengegan-
gene Warven) machen auch bei der Warvenchronologie eine Korrektur erforderlich (z.B. Wenner,
1968; Fromm, 1970; Tauber, 1970). Diese wurde fiir die beiden genannten Orte von Cato (1987,
1992) bzw. (Renberg & Segerstrom, 1981) vorgenommen. Weil in den Warven Schwedens (fiir die
Warven Nordamerikas gilt dies nicht (Bucha et al., 1970)) zu wenig karbonathaltiges Material

enthalten ist, ist es nicht méglich, die Warvenmethode mit der *C-Methode zu kalibrieren.

Um einen Wert fiir die Giite einer Anpassung zu erhal-

ten, wird ein Anpassungsparameter € definiert (z.B. Kornig
& Miiller, 1989):

DIC

e(0,¢) = obs (0, p, At;) — hca1(9,<p,Ati)>2’

0h(At;)

(6.7)
wobei i den Mefswert (zu einem bestimmten Zeitpunkt)
und I die Anzahl der Mefwerte bezeichnet. Die geogra-
phische Verteilung der Landhebungskurven ist ungleich-
méRig, daher werden die Landhebungskurven in zwolf Re-
gionen zusammengefalt, fiir die geméf (6.8) jeweils ein
durchschnittlicher regionaler Anpassungsparameter er be-
stimmt wird. Bei der Einteilung der Regionen werden die
die Geometrie des Eisschildes und die geographische La-

ge beriicksichtigt. Jeweils drei Regionen lassen sich einem

Abb. 6.14: Bereichseinteilung der Or-
te mit Landhebungskurven.

bestimmten Bereich des Eisschildes zuordnen. Tab. 6.3 beschreibt, fiir welche Regionen jeweils
ein regionaler Anpassungsparameter er gebildet wird. In Abb. 6.14 ist die Einteilung graphisch

dargestellt.” Nachdem zwolf regionale Anpassungsparameter gebildet sind, wird aus diesen der

"Fiir die drei Orte Skvarran, Torsburgen und Hangassuo liegen Beobachtungswerte ausschlieflich in dem Zeit-
abschnitt des Baltischen Eissees vor, so daft diese bei der Interpretation nicht beriicksichtigt werden.
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Abb. 6.13: Position von Orten mit Landhebungskurven.
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Geometrie des Eisschildes | Region | Geographische Lage

Estland (Tallinn), Stidfinnland (Helsinki)
Stidschweden (Blekinge)

Déanemark (Frederikshaven)

siidostliche Eisrandlage

nordwestliche Eisrandlage stidwestliche norwegische Nordseekiiste (Jaeren)
zentralnorwegische Nordmeerkiiste (Tingvoll)

Nord-Norwegen und Kola Halbinsel (Varanger)
nordlicher Eisdom westliches Zentralfinnland (Kristiinankaupunki)

Nordfinnland (Rovaniemi)

© 00 N O Ot ks W N

Ostschweden (Angermanland)
stidostliches Schweden (Stockholm)
stidwestliches Schweden (Goteborg)
12 | Oslofjord (Oslo)

—_
o

stidlicher Eisdom

—_
—

Tab. 6.3: Bereichseinteilung der Landhebungskurven der Geometrie des Eisschildes und der geographsi-
chen Lage; es wird jeweils ein reprisentativer Ort angegeben.

Mittelwert berechnet, um einen ortsunabhéngigen Anpassungsparameter € fiir die Giite der An-

passung der Strandlinien zu erhalten. Formal 1a8t sich dies schreiben als:

112 1K

€ 1= E €R, €ER = ? Gk(g, (p)a (68)
R=1 k=1

wobei K die Anzahl der Landhebungskurven pro Region ist. Je kleiner €, um so besser ist die

Anpassung.

6.2.2 Landhebungsgeschwindigkeit

Die Landhebungsgeschwindigkeit in Fennoskandien zwischen 1892 AD und 1991 AD betrégt bis
zu 9mm/a. Die Darstellung in Abb. 6.15 beruht auf der Interpolation der in Abb. 6.17 gezeigten
Beobachtungsorte; die zugehorigen Daten sind in Anhang D.2 tabelliert (Ekman, 1996, 1998;
Pan & Sjoberg, 1999). Fiir die Interpretation der Daten ist es notig, die Werte fiir die in Abb.
6.17 aufgefiihrten Orte mit den berechneten Werten in dem betrachteten Zeitraum in Beziehung

7u setzen:

hRsL(0,9) + éeu = =T (0, ¢) + he(6, ¢) . (6.9)

~~ ~~

hobsw#’) hcal(e#’)

Die von Ekman (1996) angegebenen Werte fiir iigsy, beziehen sich auf den Zeitraum zwischen
1892 AD und 1991 AD, daher gilt:

. ur(0,0,t = 1991 AD) — u, (0, p,t = 1892 AD)

hu(0,¢) == 1002 : (6.10)
. er(0,0,t =1991 AD) — e, (0, p,t = 1892 AD
he(6, ) = (0,0 ioo;( L ). (6.11)

In dieser Arbeit werden keine absoluten Landhebungsgeschwindigkeiten aus GPS-Kampagnen
berticksichtigt, da die Beobachtungsfehler (= £3.70mm/a) dieser Messungen noch deutlich gro-

fer sind als die aus den hier verwendeten Pegelmessungen (=~ +0.30mm/a)(Pan & Sjoberg,
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5
(1

Abb. 6.16: Bereichseinteilung der
Abb. 6.15: Landhebungsgeschwindigkeit in mm/a fiir Fenno- Orte mit Daten zur Landhebungs-
skandien und den Zeitraum 1892-1991 AD nach Ekman (1996). geschwindigkeit.

1999). Landhebungsgeschwindigkeiten, die auf Wiederholungsnivelauments in Finnland beruhen
(Mékinen & Saaranen, 1998), werden in dieser Arbeit ebenfalls nicht beriicksichtigt, da diese nur
die Angaben iiber die Anderunge der Landhebungsgeschwindigkeit zwischen zwei (oder mehr)

Orten machen.

Ekman (2000) beschrieb, wie die Geschwindigkeit des eustatischen Meeresspiegelanstiegs
ey bestimmt werden kann und verglich die Abschétzungen. Nach Lambeck et al. (1998a) be-
tragt der eustatische Meeresspiegelanstieg 1.05 £ 0.25 mm/a, nach Nakiboglu & Lambeck (1991)
1.15+0.38 mm/a. Der hier verwendete gewichtete Mittelwert dieser beiden Werte betrégt 1.09 +
0.30mm/a. Aus den Unsicherheiten fiir die Pegelmessungen und dem eustatischen Meeresspie-
gelanstieg ergibt sich die Gesamtunsicherheit fiir die Landhebungsgeschwindigkeit zu 0.6 mm/a.

Die Definition des Anpassungsparameters lautet:

hobswa 80) - hcal(ga 80)

€0, 9) = 0.6mm/a

: (6.12)

Die Verteilung der Orte mit Daten zur Landhebungsgeschwindigkeit ist nicht gleichméfig. Deswe-
gen wird auch hier eine regionale Mittelung vorgenommen. Wie schon in Abschnitt 6.2.1 werden
die Beobachtungsorte in zwolf Regionen zusammengefaft, fiir die dann ein durchschnittlicher
regionaler Anpassungsparameter éz bestimmt wird. Abb. 6.16 zeigt die vorgenommene Eintei-

lung, die sich an der in Abschnitt 6.2.1 orientiert. Den ortsunabhingigen Anpassungsparameter
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Abb. 6.17: Positionen von Orten mit Pegelmessungen an Kiisten (Sterne) und Binnenseen (Kreise).
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Abb. 6.18: Positionen von Orten fiir die Messung der Neigungsénderung (vgl. Tab. 6.4).

¢ erhiilt man durch erneute Mittelwertbildung:

1 2 TS
€:= 12 Z €R; €Rr = I7e Zek(ea ), (6.13)
R=1 k=1
wobei K die Anzahl der Beobachtungsorte pro Region ist.

6.2.3 Neigungsinderung

Zwei Orte, die sich mit unterschiedlicher Geschwindigkeit heben, neigen sich im Laufe der Zeit
zueinander. Um diesen Effekt zu messen, muf zwischen diesen Orten ein hinreichend grofer
Abstand liegen. Wenn beide Orte an einem Binnensee liegen, so erhdlt man durch die ebene
Wasseroberfliche einen guten Bezugspunkt zur Messung der radialen Verschiebung. Fiir jeweils
zwei Seen in Siidschweden und Sidfinnland liegen solche Messungen vor (Ekman, 1996). In
Tab. 6.4 sind die Namen der Seen, der Beobachtungsstationen, deren Positionen, deren Abstand

zueinander und deren relative Landhebung verzeichnet; Abb. 6.17 und 6.18 zeigen die Lage der

Seen in Schweden bzw. Finnland. Die gemessene Anderung der Neigungséinderung Ahg%kse wird
mit der berechneten®
. (050N ,t=1991 AD)—w, (077 ,077,1892 AD) ]~ [ur (0c,0a,t=1991 AD)—u,(6a,pc,1892 AD
N e S e s e Coes AR (6.14)
iiber den den Anpassungsparameter in Beziehung gesetzt:
j lak j lak
clake . Ahoa{)se — Ahc?aule’ (615)

0.1mm/a

Eine regionale Einteilung erfolgt in zwei Bereiche (Siidschweden und Siidfinnland), der ortsun-

abhiingige Anpassungsparameter él2ke fiir die Neigungsinderung ist definiert durch:

2 2
— e o ]
clake . 3 § :éll_%ke, élake . — 5 E épake, (6.16)
R=1 k=1

Die Indizes N und S jeweils fiir das nérdliche bzw. siidliche Ende eines der Seen stehen.

62" 00

61" 30

61° 00
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Distance Relative uplift rate

Lake Station (km) (mm/a)

Véanern  Sjotorp (58.82°N, 13.98°E) 110 0.7440.10
Vénersborg (58.38°N, 12.29°E)

Vittern  Motala (58.56°N, 14.95°E) 100 1.62+0.10
Jonkoping (57.78°N, 14.16°E)

Piijanne Haapakoski (62.27°N, 25.84°E) 110 1.08+0.10
Kalkkinen (61.27°N, 25.64°E)

Saimaa  Juurisalami (61.52°N, 27.30°E) 70 0.64+0.10

Lauritsala (61.08°N, 28.28°E)

Tab. 6.4: Stationen zur Messung der relativen Landhebung an Binnenseen in Schweden bzw. Finnland.

6.2.4 Schwereinderung

Seit 1966 werden in Fennoskandien relative Schweremessungen entlang von vier Breitengraden
durchgefiihrt (Mékinen et al., 1986). Jedoch sind nur die Orte entlang 63°N regelméafkig vermes-
sen worden (Ekman et al., 1987; Ekman, 1991b; Ekman & Mikinen, 1996). Nach der jiings-

ten Veroffentlichung von Mékinen et al. (2000) betrégt die relative Schwerednderung zwischen

Vagstanda und Kramfors Agg’g‘?t = —1.066 + 0.337 pgal/a und zwischen Vaasa und Joensuu
AgEst = 0.838 £ 0.117 pgal/a (Abb. 6.19). Die berechneten relativen Schwereéinderungsraten®
= Vaasa Joensuu
Vagstranda Riiors

Abb. 6.19: Position der Endpunkte der beiden Abschnitte des 63°N-Schwereprofils.

sind wie folgt definiert:

AgWest . [930), (t=2000 AD)—gt2) (t=1966 AD)]—[g{ﬁgg(t:moo AD)—g%g(t:l%ﬁ AD)] (6.17)
Jeal - 44 3, ’ '

9Hier ist anzumerken, da® sich die gemessene Schwerkraft aus der Gravitationsbeschleunigung und der Zen-
trifugalkraft zusammensetzt. Da die Zentrifugalkraft an den jeweiligen Orten fiir die Dauer der vorgenommenen
Messungen jedoch als konstant angesehen werden kann und nur differenzielle Werte betrachtet werden, kann dieser
Unterschied vernachlissigt werden.
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O (t=2000 AD)—g{) (1=1966 AD)]—[g{)) (t=2000 AD)—g7) (t=1966 AD)]

AchaeiSt = [gJoe V) . (618)
Fiir den westlichen und 6stlichen Abschnitt wird je ein Anpassungsparameter definiert:
. West|East . West|East
A —A
6-West|Ea,st — 9obs Yecal (619)

5gWest|East ?

wobei (5()3’&“ = 0.337 pgal/a und 5()5;’“5“ = 0.117 pgal/a ist. Der ortsunabhéngige Anpassungspa-

rameter €8V fiir die relative Schwerednderungsrate ist definiert durch

égrav - —

(éWest + éEast) . (6.20)

N | =

6.2.5 Tangentialbewegung

A\

' ¥
O jyi R
f/l Y U
i %f, "Wt

Abb. 6.20: Tangentiale Krustenbewegung nach Pan & Sjoberg (1999)

Seit einiger Zeit ist es auch moglich, Tangentialbewegungen der Erdoberfliche zu messen. Die
bisher verfiigbaren Daten sind allerdings noch nicht sehr genau und zudem von Plattenbewegun-
gen iiberlagert, deren Ursache nicht in der glazialen Isostasie liegen. Daher werden diese Daten
hier nicht zur Interpretation herangezogen. Abb. 6.20 zeigt die relative Tangentialgeschwindig-
keit, die nach der Subtraktion der globalen Bewegung (21 +3 mm/a) iibrigbleibt (Pan & Sjoberg,
1999).

6.3 Erdmodell

Fiir die hier durchgefiihrte Inversionsrechnung wird ein sphérisches, selbstgravitierendes, kom-

pressibles (lokal inkompressibles) Erdmodell verwendet. Es besteht aus sieben elastischen und
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Abb. 6.21: Dichte, Inkompressibilitdt und Schermodul des verwendeten Erdmodells.

vier (Maxwell-)viskoelastischen Schichten. In Tab. 6.5 sind die Parameter des Erdmodells ange-
geben, Abb. 6.21 zeigt die elastischen Parameter des Erdmodells im Vergleich zu PREM. Der
Verlauf der Inkompressibilitat liegt darin begriindet, daf diese im lokal inkompressiblen Erdmo-
dell nicht frei gewithlt werden kann, sondern gemif (2.58) durch die Beziehung x = rp(r)g(r)8 !

vorgegeben ist.

Schicht r Ptop Pbottom B u n

(km)  (kg/m®) (kg/m?) (Pa) (Pas)
7 6371 3196 3261  1.60 0.57 x 10! oo
6 6371—hy 3261 3380  1.60 0.67 x 10 7,4
5 6151 3422 3556 1.29 0.77 x 10" num
4 5971 3792 3974  1.01 1.10 x 10!y
3 5701 4410 5024  0.61 1.98 x 10 gy,
2 4600 5023 5581  0.38 2.62 x 10" 7y
1 3480 10982 10982 0 0 0

Tab. 6.5: Parameter des siebenschichtigen Erdmodells. h; ist die Lithospharenméchtigkeit, a5 die Asthe-
nosphérenviskositat und 7ym und 7, die Viskositdt des oberen bzw. des unteren Mantels.

Als freie Parameter werden die Lithosphadrenméchtigkeit h; und die Viskositdten des unteren
Mantels, 71, und des oberen Mantels, 7,m, betrachtet, wobei die Asthenosphérenviskositét 7,s
zundchst mit der Viskositdt des oberen Mantels {ibereinstimmt. Zusétzlich wird die Méchtigkeit
des Eisschildes mit dem Parameter ¢ skaliert, so da vier freie Parameter verwendet werden.

Ist das Erdmodell gefunden, das die Beobachtungsdaten am besten anpafst, so wird fiir dieses
Modell die Asthenosphérenviskositat als zusétzlicher freier Parameter verwendet, um zu iiber-

priifen, ob eine Verbesserung der Anpassung erreicht werden kann.
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6.4 Interpretation

Um die Beobachtungsdaten anzupassen, werden zunéchst fiir jedes Erdmodell geméf (6.8), (6.13),
(6.16) und (6.20) die Anpassungsparameter der Landhebung, €, der Landhebungsgeschwindigkeit
¢ , der Neigungsinderung entlang von Binnenseen élake ynd der relativen Schwereénderung é8rav
fiir verschiedene Skalierungsparameter ¢ der Last berechnet, entsprechend der jeweiligen Anzahl

der Regionen gewichtet und in einem einzigen Anpassungsparameter £ zusammengefaft:

=1

=1 (6 €+ 6 ¢+ ¢lake 4 ¢grav), (6.21)

Anschliefsend wird fiir jedes Erdmodell der Skalierungsparameter bestimmt, bei dem ¢ den kleins-
ten Wert annimmt. Die Abb. 6.22-6.26 zeigen auf der linken Seite fiir verschiedene Viskositdten
des untere Mantels, 9, jeweils den Skalierungsparameter ¢ (gestrichelt) und den korospondieren-
den Anpassungsparameter ¢ (durchgezogen). Rechts sind jeweils die vier Anpassungsparameter
g, €, élake ynd gerav dargestellt, die mit dem e der linken Abbildung iiber (6.21) verkniipft sind.
Es wird jeweils nur die Konturlinie fiir den niedrigsten Anpassungsparameter. Dieses Verfahren
wird fiir Erdmodelle mit zwei viskoelastischen Schichten (oberer Mantel, unterer Mantel) sowohl
fiir die Eismodelle W-ICE-3 und W-SCAN-2 durchgefiihrt.

6.4.1 Erdmodelle mit zwei viskoelastischen Schichten

Abb. 6.22 und 6.23 zeigen die Anpassungsparameter fiir Erdmodelle mit zwei viskoelastischen
Schichten und fiir Eismodell W-ICE-3, Abb. 6.24 und 6.25 fiir dieselben Erdmodelle und fiir
Eismodell W-SCAN-2.

Es ist klar ersichtlich, daf sich die Beobachtungsdaten mit dem Eismodell W-SCAN-2 we-
sentlich besser (¢ < 1.05) als mit W-ICE-3 (¢ < 1.70) anpassen lassen. Vergleicht man dieses
Ergebnis, mit den Unterschieden zwischen den beiden Eismodellen (Abschnitt 6.1.4), so zeigt
sich in welchen Bereichen Verbesserungen an W-ICE-3 vorzunehmen sind. Aufgrund der Uberle-
genheit von W-SCAN-2 wird im folgenden nur noch auf die Ergebnisse, die dieses Modell liefert
eingegangen.

Den kleinsten Wert, der mit W-SCAN-2 erreicht werden kann ist ¢ < 1.05. Die Visko-
sitdten des unteren bzw. oberen Mantels betragen fiir die entsprechenden Erdmodelle etwa
Mm = 0.2 bis 0.4 x 10?2 Pas bzw. nym = 0.45 bis 0.66 x 102! Pas. Die Lithosphirenméchtig-
keit betrdgt 50 — 80 km. Die Parameter sind am Ende von Tab. 6.6 zusammengefafit. Betrachtet
man die Anpassung der einzelnen Arten von Beobachtungsdaten (Abb. 6.22-6.25, rechte Seite),
so stellt man fest, daf sich die heutige Landhebungsgeschwindigkeit etwas besser anpassen 1aft
(¢ £ 0.85), als die Landhebung (¢ < 1.05); die Parameterrdume, die die jeweils beste Anpas-
sung erlauben liegen dicht beieinander. Deutlich schlechter 1dft sich die Neigungsénderung an
den Binnenseen anpassen (él2k¢ < 1.8). Da dieser Parameter gemif (6.21) jedoch nicht so stark
gewichtet wird, hat dies nur unerheblichen Einfluf auf das Gesamtergebnis. Betrachtet man die
Anpassung der Schwerednderung, so fillt auf, daf diese sehr stark von der Viskositéit des unte-
ren Mantels abhéngt; je niediger diese ist, um so besser ist die Anpassung. Bei der Viskositét
des unteren Mantels, fiir die die anderen Parameter akzeptabel angepaft werden kénnen (also
e < 1.05 gilt), gilt ég™av < 0.65.
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Abb. 6.22: Anpassungsparameter fiir verschiedene Viskosititen des unteren Mantels und Eismodell
W-ICE-3. Links: € (durchgezogen) und zugehoriger Skalierungsparameter ¢ (gepunktet). Rechts: € (durch-

gezogen), € (gestrichelt), él2ke (gepunktet) und €8 (grau).
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Abb. 6.24: Wie Abb. 6.22, jedoch fiir Eismodell W-SCAN-2.



6. Landhebung in Fennoskandien

84

N X N X N X
18 KX 18 KX 18 KX
T @ @
s «~ g z o o 3 o
15 = 4 L= < L
82 82 by
[%] [%]
o o
@ @
oz oz o o
1 o L > 2 L > o
N N o o N o N
= =
c c
IS IS
105 o £ o £ © Q
b . S b S b S
[ )
N g ; @mw, N S - 0 N
\ o ! N
1.05— 1 D 130 D ~ T
«© gw_ «© gw_ ; «©
b S b s b S
|Ne N o N
N
~ s ~ - ~
O O O O O O 9O 9O O 9 o 9o oY O O O O O O 9O 9O O 9 9o 9o oY O O O O O O 9O 9O O 9 o 9o oY
LI NSRS B TS LI NSRS B TS LI NSRS B TS
(w) ssauxiyy alaydsoyl (w) ssauiyy asaydsoyl (wy) ssauoiyy asaydsoyl

0.6e22
214
1.2e22
214
214

Nim

=
}
ey

21.2

21.2

21.2
log,, Upper-mantle viscosity (Pa s)

21.0
21.0
21.0

208
log,, Upper-mantle viscosity (Pa s)
20.8

20.8
log,, Upper-mantle viscosity (Pa s)

206
206
206

> ) . = > SHa >
j=} T L T T j=} T T ™ T j=}
N S O O © O o oN S O O © O o N
23X 2N =R «@ 23X 2N =R
(w) ssauxiyy alaydsoyl (wy) ssauxiyy alaydsoyl (w) ssauxiyy alaydsoyl

log,, Upper-mantle viscosity (Pa s)
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Der Skalierungsparameter ¢ liegt fiir akzeptable Anpassungen der Beobachtungsdaten zwi-
schen 0.95 und 1.10. Multipliziert man diese Werte mit der maximalen Maéchtigkeit von W-
SCAN-2, so betriagt die Lastméchtigkeit des Fennoskandischen Eisschildes zum letzten glazialen
Maximum 1760 bis 2050 m.

6.4.2 Erdmodelle mit drei viskoelastischen Schichten

In diesem Abschnitt kommt ein weiterer freier Parameter, die Asthenosphérenviskositéit, hinzu.
Es wird untersucht, ob sich durch Hinzufiigen einer weiteren viskoelastischen Schicht (der Asthe-
nosphére) die Beobachtungsdaten besser anpassen lassen als mit zwei viskoelastischen Schichten.
Dazu wird ein Erdmodell mit festen Viskositdten des unteren und oberen Mantels und freier
Asthenosphérenviskositdt und Lithosphirenmaéchtigkeit gerechnet. Fiir die Viskositdt des unte-
ren Mantels wird dabei der Wert 0.3 x 10?2 Pas, fiir die des oberen Mantels der Wert 0.6 x 10%° Pa s
genommen. Im vorangehenden Abschnitt hat sich gezeigt, dak diese Werte gut geeignet ist, die

Beobachtungsdaten anzupassen.

Die Ergebnisse sind in Abb. 6.26 dargestellt. Betrachtet man die einzelnen Anpassungspa-
rameter, so stellt man fest, daf sich die Landhebung geringfiigig besser (¢ < 1.00 statt 1.05),
die Landhebungsgeschwindigkeit geringfiigig schlechter (¢ < 0.95 statt 0.85) anpassen liRt. Die
Anpassung der Neigungsinderung ist deutlich schlechter (€l2ke < 2.15 statt 1.80), die Anpassung
der Schweredaten dagegen deutlich besser (¢ < (.20 statt 0.65). Insgesamt ist jedoch der
minimale Anpassungsparameter ¢ < 1.05 identisch mit dem, der mit nur zwei viskoelastischen
Schichten erreicht werden kann. Dies bedeutet, dafs durch die Asthenosphére insgesamt keine

wesentliche Verbesserung in der Anpassung erfolgt.
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Abb. 6.26: Wie Abb. 6.22, jedoch fiir Erdmodelle mit Asthenosphire und Eismodell W-SCAN-2. Die
Viskositéit des unteren Mantels betrsigt 0.6x?2 Pas.
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6.5 Zusammenfassung, Diskussion und Ausblick

Zunichst ist festzustellen, daf es mit dem Eismodell W-SCAN-2 von Lambeck et al. (1998b)
wesentlich besser gelingt, die Beobachtungsdaten zu interpretieren, als mit dem hier konstru-
ierten Modell W-ICE-3. Aufgrund der verhéltnisméfig einfachen Konstruktion von W-ICE-3
aus Ellipsen'® ist dieses Modell leicht erweiterbar und/oder auf andere Probleme iibertragbar.
Insbesondere die Topographie des fennoskandischen Gebirgszuges muft vermutlich gesondert be-
riicksichtigt werden. Dies wird in dieser Arbeit jedoch nicht mehr durchgefiihrt. Die folgende
Diskussion beschrankt sich daher auf die Resultate, die sich fiir das Eismodell W-SCAN-2 erge-
ben.

Tab. 6.6 stellt die Ergebnisse, die verwendeten Eismodelle und interpretierten Beobachtungs-
daten fiir verschiedene Untersuchungen gegeniiber. Besondere Beachtung verdienen die Arbeiten
von Lambeck et al. (1998a,b) und Lambeck (1999), die das lokale Eismodell SCAN-2 verwen-
den, aus dem das hier verwendete W-SCAN-2 entwickelt ist (vgl. Abschnitt 6.1.3). Es zeigt sich,
daf alle Arbeiten Lambecks und die hier vorliegende zu vergleichbaren Ergenissen beziiglich der
Lithospharenméchtigkeit kommen. Die Viskositdt des oberen Mantels ist jedoch nach den Er-
gebnissen dieses Kapitels mit etwa 0.55 x 102! Pas um etwa 50% grofer als dies in den Arbeiten
Lambecks der Fall ist. Eine Erkldrung dafiir ist die Kalibrierung der Zeitskala: Das siderische
Alter einer Strandlinie ist gréfer als das *C Alter, daher muf die Relaxation etwas langsamer
vonstatten gehen, was durch eine grofere Viskositat des oberen Mantes erreicht wird.

Die Viskositit des unteren Mantels betriigt nach dieser Arbeit dagegen mit etwa 3 x 10%! Pas
nur ein Drittel von der Viskositét, die in Lambecks Arbeiten angegeben wird. Dies bedeutet, daf
die Viskositétsdiskontinuitdt entlang der Grenze zwischen den beiden Mantelschichten deutlich
geringer ist. Dies stimmt mit den Folgerungen von Rubincam (1984) iiberein, der Meftdaten des
Lageos Satelliten iiber die Polbewegung interpretiert hat. Er kommt zu dem Schluf, daf im ge-
samten Mantel eine Viskositit von etwa 1 x 102! Pas herrscht und keine grofere Diskontinuitit
vorliegt. Eine leichte Erhohung der unteren Mantelviskositit ist zwar notwenig, um die post-
glazialen Ausgleichsvorginge in Fennoskandien zu interpretieren, doch die hier vorgenommenen
Inversionen zeigen auch, daf sich die Schwerednderung mit einer geringeren Viskositat des unte-
ren Mantels wesentlich besser anpassen 148t als mit einer hohen (vgl. Abschnitt 6.4.1), was fiir die
These von Rubincam (1984) spricht. Sobald genauere Daten zur Schwereinderung vorliegen!!,
lassen sich diese Ergebnisse weiter {iberpriifen.

Es ist anzumerken, da aufer der vorliegenden Arbeit nur Fjeldskaar & Cathles (1991) '*C-
korrigierte Daten verwendet hat. Allerdings ist das verwendete Erdmodell fehlerhaft, da es den
elastischen Anteil vom viskosen entkoppelt und die Lithosphére nur als Filter verwendet (Wu,
1992; Mitrovica, 1997). Die Ergebnisse dieser Arbeit eignen sich daher nur eingeschrénkt fiir
Vergleiche. Ahnliches gilt fiir die hohe Lithosphirenmichtigkeit von Davis et al. (1999b), die von
den Autoren einem ,trade-off“ zwischen Asthenosphérenviskositit und Lithosphirenmachtigkeit

zugeschrieben wird.

0Dazu sind nur die folgenden Parameter notig: Anzahl der Ellipsen, geographische Lage der Ellipsenzentren,
Lange der grofen und kleinen Halbachsen, Drehung der grofen Halbachsen gegen die Nord-Siid-Richtung und
maximale Méchtigkeit im Zentrum. Zusdtzlich mufl noch einer von fiinf méglichen Querschnitten gew#hlt werden,
vgl. Anhang B.2.3.

117 B. durch die gerade stattfindende GRACE-Mission (Tapley, 1997; Davis et al., 1999a; Kaufmann, 2000;
Adam, 2002)



Lithoshpéren-  Asth.- Asth-  Viskositét des  Viskositét des Last- Max. Eis- . Beobachtungsdaten®
Autor méchtigkeit  viskositdt méchtigkeit oberen Mantels unteren Mantels modell méichtigkeit hrst hrg,  Neigungsinderung  Schwereanderung
(km)  (10“Pas)  (km) (102 Pas) (102! Pas) (m)
Wolf (1987) <80.53 - 1.2 100 1.0-20 WEICHSEL-1 2100 X - - -

Lambeck et al. (1990) 100 - 150 03-05 2-1 ARC-3®  85-95%of ICE-1  x - - -

Fjeldskaar & Cathles (1991) <50 20 75 1.2 3400° - X - -

Mitrovica & Peltier (1993) 70— 145 0.37 - 045 1.9-22 Relaxation spectrum

Fjeldskaar (1994) <10 25-100 0.7-1.0 1.0-20 25004 X X - -

Mitovica (1997) 70 2 90 1.0 -

Thoma (1997); Thoma & Wolf (1999) 50 - 90.81 - 4.5 100 1.00-19 WEICHSEL-2 1950 - 2650 X X - -
Thoma & Wolf (1998) <80 0.31 - 0.46 >20 WEICHSEL-2 2000 - 2350 X X - -
Lambeck et al. (1998b) 65 - 85 0.31-041 6-13 SCAN-2 1850 X - - -
Lambeck et al. (1998a) 65 — 110 03-0.5 5-30 SCAN-2 1850 - X X -
Lambeck (1999) 40 - 80 0.25 - 0.45 7-15 SCAN-2 1850 ¥ - - -

Davis et al. (1999) 149 - 160 0.72-147 1.14-4.04 ICE-3G! 60-90%8 -y - -
Wieczerkowski (1999) 0.5 6 Relaxation spectrum’
Diese Arbeit 50 - 80 25-40  160-170  0.45-10.66 2-4 W-SCAN-2 1760-2150 X X X X

Tab. 6.6: Vergleich der Ergebnisse verschiedener Autoren fiir Fennoskandien.

“hRrgr,: relative Meeresspiegelénderung, hRSL: Landhebungsgeschwindigkeit, Neigungsénderungen entlang von Binnenseen.

P ARC-3 ist von Nakada & Lambeck (1989), es handelt sich um eine Interpolation des Modells ICE-1 von Peltier & Andrews (1976).
“Eismodell von Andersen (1981).

4Skalierung des Eismodells von Andersen (1981).

¢Lambeck (1999) invertiert die Strandlinien, die wihrend der Existenz des Baltischen Eissees gebildet wurden.
'ICE-3G stammt von Tushingham & Peltier (1991).

9Skalierung des Eismodells ICE-3G.

hEs wurden relative Landhebungsgeschwindigkeiten zu der Station Stockholm interpretiert.

‘Die invertierten Daten sind '*C-korrigiert.

J}OI[gSNY pun uolssnysi(] ‘Sunssejuswiwiesny, ‘g9

L8



88 6. Landhebung in Fennoskandien

In der kiirzlich gefiihrten Diskussion zwischen Fjeldskaar (2000) und Lambeck & Johnston
(2000) tiber die Notwendigkeit einer Asthenosphére kann diese Arbeit eine klare Aussage tref-
fen: Die Existenz einer Asthenosphére ist nicht notwendig, um die Gesamtheit der mit dem
glazial-isostatischen Ausgleich in Fennoskandien verbundenen Beobachtungsdaten zu interpre-
tieren. Zwar lassen sich einige Aspekte (Landhebung und Schwere) etwas besser mit Astheno-
sphire anpassen, dafiir erziehlt man bei anderen (Landhebungsgeschwindigkeit und Neigungs-
anderungen) ohne Asthenosphére bessere Ergebnisse. Dies stimmt auch mit der sehr einfachen
Untersuchung von Thoma & Wolf (1999) iiberein, in der gezeigt wurde, daf eine Anpassung mit
unterschiedlichen Viskositdten im unteren und oberen Mantel besser gelingt als mit einem Visko-
sitdtskontrast zwischen Mantel und Asthenosphére. Somit kann auch die Aussage von Mitrovica
& Peltier (1993), dak eine Asthenosphére notwendig ist, wenn die Lithosphérenmaéchtigkeit unter
120km sinkt, nicht bestétigt werden. Allerdings weist bereits Wolf (1996) darauf hin, daf die
Daten, auf denen die Arbeit von Mitrovica & Peltier (1993) beruht, fehlerhaft sind. Die Ergeb-
nisse von Wieczerkowski (1999); Wieczerkowski et al. (1999), die auf korrigierten Daten basiert,
stimmen, was die Viskositdt des oberen Mantels betrifft, mit den Ergebnissen dieser Arbeit gut
iiberein.

Genauso wie alle neueren Arbeiten zeigt auch diese Arbeit, daf die Eislast deutlich diinner
sein muf als die in dem Modell von Andersen (1981). Die meisten Untersuchungen deuten darauf

hin, dafs die Eislast in Fennoskandien zum letzten glazialen Maximum etwa 2000 m méchtig war.
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A. Erganzungen zur Theorie

A.1 Ableitung des Differentialgleichungssystems

A.1.1 Differentialoperatoren in sphirischen Koordinaten

Die Transformation von kartesischen zu sphérischen Koordinaten geschieht durch

X1 =rsinf cosp, Xo=rsinf siny, X3 =rcosp,

(A.1)

wobei der Koordinatenursprung jeweils im Zentrum einer Kugel angenommen wird. In sphari-

schen Koordinaten wird ein Beobachtungspunkt durch die Radialentfernung r, die Kolatitude 6

und die Longitude ¢ beschrieben.

Die folgenden Formeln fiir Differentialoperatoren in Kugelkoordinaten kénnen z.B. in Som-

merfeld et al. (1970), Greiner (1989) und Paterson (1994) gefunden werden.

Divergenz:

Ti=up; = T—Q(’I‘Z’u,r)’r + Tsilng(sinﬁua),g + L
Gradient:
ol
o0 =1 |,
reng e
Laplace:
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Gradient eines Vektors:
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Laplace eines Vektors:
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r2 r2sind r2sin2 6 r2 r2 r2 72 sin
Ujii = (rlugr),r + (sin Bug g).0 4 Mepp 2ur0  ug  2cotBug,
i3I 72 r2sin @ r2sin2 @ T2 r2sin? @ r2sin g
5 .
(rup,r),r + (sin 9“_<p,9),0 + Up,pp + QW_M Uy + 2cot ng#,
72 r2sind r2gin? g r2sin @ r2gin? g r25in 0
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A.1.2 Kugelflichenfunktionen

Legendre-Polynome und skalare Kugelflichenfunktionen

Mit Hilfe der assoziierten Legendre-Polynome P™(z), die durch die Definition!

P (z) = (=1)™(1 — xQ)m/QCZ;—mmPn(x) (A7)
mit
P(z) = 2nln! d%(x? _ iy (A8)

gegeben sind (z.B. Bronstein & Semendjajew, 1991), werden die skalaren (unnormierten) Kugel-
flichenfunktionen
cos(mp) firm=0,1,2,...,n
Y™™ (Q) := Y™™, ) = P"™(cos 6) (A.9)
sin(|m|y) firm=-1,-2,...,—n

definiert. Die assoziierten Legendre-Polynome erfiillen die Differentialgleichung (das Argument
Q) wird hier unterdriickt)
1

Pyg™ + cot P + ml’g&” = —n(n+1)P"", (A.10)

woraus
1 1 2cot 6
990 T €O 60 sin29 7 sin2@ P99 ginZ ¥

folgt. Einige der wichtigsten Beziehungen fiir die Legendre-Polynome sind (z.B. Madelung, 1994;
Korn & Korn, 1968; Bronstein & Semendjajew, 1991)

—n(n + 1)Pg™ (A.11)

1
/ 2
/ P @)P" (0)do = 5 b (A12)
1
1 2 (n+m)
! n+m)!
nm () pr'm _ / Al
[ P @) da T e (A.13)
1
(2n + 1)P"(z) = %[P"H(:c) — P Y(x)], (A.14)
4 prigy = " [oP(z) — P ()] (A.15)
dx z2 -1 ’ '
d _om, (n+1)zP"(z)—(n—m+ 1)PrHim(g)
de (z) = .7 . (A.16)
Fiir die Kugelflachenfunktionen Y™™ (8, ) folgt aus (A.9) und (A.13) die Normierung

2w
//sine [Y™"™(0, )2 d0 dp = 21 + dmo) (n + |m))! (A.17)
0 0

2n+1 (n—|m)!

Auferdem erfiillen die Kugelflichenfunktionen die Orthogonalititsrelation?

2n

1,1 !
//sinBY"m(0,<p) Y™™ (0, 0) dO dp = 27(1 + dmo) (n + |m|)
0 0

1 (e |m|)!‘5"""5mm" (A.18)

'In diesem Abschnitt wird die symbolische Schreibweise verwendet.
*Die hier eingefiihrten Kugelflichenfunktionen (A.9) sind unnormiert, daher ergibt sich auf der rechten Seite
ein Vorfaktor, der ungleich eins ist.
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Vektorielle Kugelflichenfunktionen
Mit den skalaren Kugelflachenfunktionen lassen sich die vektoriellen Kugelflichenfunktionen de-

finieren (z.B. Varshalovich et al., 1988):

ST(Q) = Y"™(Q)n,,

St () = VY™™ (Q)n, = Yy"ng + SmaY”mn(p, (A.19)
ST = 0 x VoY (@nr = Y5™n, — gp¥ g 0o,

wobei n,, ng, n(p die Einheitsvektoren in die jeweiligen Richtungen sind, n = 0,1,2,... den
Grad und m = —n,...,—1,0,1,...,n die Ordnung bezeichnen. Auferdem gilt: Vo = ny(9/00) +
n,(0/sinf0y). Dadurch sind ST/}, als sphéroidale und S als toroidale Vektor-Kugelflichen-
funktionen definiert.

Die Anwendung von Differentialoperatoren auf vektorielle-Kugelflichenfunktionen fithrt zu
folgenden Rechenregeln:

grad [f (r)Y™™(Q)] = LDgrm(q)  [Dgrm (), (A.20)

div [f(r)SEm(@)] = |4 + 20 yrm(@),

div [f(r)srm ()] = —LZn(n + 1)y (Q), (A.21)

(+1)

div [f(sir(@)] = o,

rot [f(r)SPm(Q)] = —LZsmm(q),
ot [£(r)SE(@)] = |42 + 10 s (A.22)
rot [£(r)SEr()] = - [42 + f;‘)] srm () — {n(n + 1)SPm(Q).

Die inkrementiellen Feldgréfien werden mit Hilfe von r-abhéngigen Amplitudenfunktionen

und Kugelflichenfunktionen entwickelt:

ii(r, 5,9) Z 2 [U“mrsS??}(Q%LV" (r, )87 (Q) + W™ (r, )smm], (A.23)

n=0m=-n

tO(r, s, Q)n, = Z Z [T"m r,s)ST(Q) + Trg™(r, )ST™ (Q) + T (r, )sgggn(sz)] , (A.24)

n=0m=-n

oo

Er,s, ) =) Y X"(r,s)Y™™(Q), (A.25)

n=0m=—n

P (r, s, Q) Z Z OV (1, )Y ™(R), (A.26)

n=0m=-—n

=3 > (s ym™(Q). (A.27)

n=0m=—n
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Aus (A.23) folgt mit (A.19)

B(r,s,Q) = X 3 [T evpm©) - TrhRvene)., (A.28)

sin 0

B(re®) = ¥ 3 [FEEAvIn@) + W aypm@).

A.1.3 Entwicklung der Differentialoperatoren nach Kugelflichenfunktionen

Die Argumente und die Summationen werden im folgenden unterdriickt.

Divergenz:
B =iy = |07 4 2 U"m _ D) Gom] (A.29)
, .
r
Gradient:
énmynm
,T
~(A .
o = tormynm |, (A.30)
Tsmeq)nmynm
Laplace:
§L) = &+ @”m—i("j ) grm | yom. (A.31)

Aus dem Gradienten eines Vektors ergeben sich mit der Definition 2&;; = (@; ; + 4;;):

€rr = [j‘gmynm’

~ d Frnm nm Y"m nm
2ercp — <V7;zm+ UT _ \% ) s1n0 + (an_ W )Ynm

T

Laplace eines Vektors:

[ﬁnm %ﬁgm _ n(ntzl)JrQ f]nm + 2”(:;1) Vnm] ynm

PI— * 277 n(n+1) v 2 77 = 217 n(n+1) 5 yom
Ui jj = [V’Z}ﬁl + ;‘/’?m _ (r2 )Vnm + T_zUnm] Y,gm _ [W,r;;n + ;W’rrtm _ (1"2 )an] sinfe
” 277 n(n+1) 1 2 77 Yo 4 275 n(n+1) 1§
[V’:};n + ;V}Lm _ (1"2 )Vnm + T_zUnm] sirfa _ W’,’;‘:-n + ;W’Vrlm _ (r2 )an Y,gm

(A.33)
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A.1.4 Kugelflichenfunktionsentwicklung der inkrementiellen Feldgleichungen

Materialgleichung

Aus der Materialgleichung (2.70) folgt mit (A.25) und (A.32)3

4 ~\ ~ ~1~
fgj) = (k — 2806, + sfisér;
2 ~ -
= (x §3~)X"mY"m5Tj + 25U Y ",
B gnm ynm B Wwnm\ ynm
~ nm _ ynm _rrnm P
+sit (V,r-l-r T)y@ +<W,T+ r)sinﬁ ng
5 ﬁnm f/nm ynrm 5 an
~ ynm _ P wnm _ nm
-I—s,u<’r + T T)Sin0+<’r 7")’9 Mo
= [ (5 = 3sp) X + 25503 | ST
::Tﬁm
o (V4 G V) g,
::%:ngm
i (Wm — ) s, (A.34)
:%;7:;”
Aus (A.29) und (2.72) ergeben sich
- ~ 2~ n(n+1) ~
U"r;m — xXnm _ _Unm+ . prm
2 ~ 1
_ /8 Unm+ (n+ )Vnm’ (A_35)
T
und aus (A.34)
- 1 - 1- 1.~
| A e Y VA A.36
K Sﬁ r0 + r r ( )
an _ ifvnm _ Ean (A 37)
,rooo Sﬂ, Ty r - .
Wird die Divergenz der Materialgleichung (2.70) gebildet, erhélt man
10 = (k- 2sfi) & + sfiui jj + sz (A.38)
1J,J 3SH) Ty K, 55 HT - :
Mit (A.25) und (A.33)—(A.36) ergeben sich daraus: (A.36) ergeben sich daraus:
.y 1 2~ 2 1
tg(;'?j — (lﬁ: % )Xannm—i-S/j, U%.n-l- Unm_ ’I’L(’I’L tg) + gnm n(t;‘ )Vnm:| ynm
[~ 2 - 2 - n(n+1)~ (n—l— 1) ~
+5fi |: ,?‘:‘n + ;U’r;m _ _2Unm _ . ‘/,;Wn — Vnm ynm

T, T 72 72 r T r2
6spn(n + 1) _n(n+1)

“nm 4sfi vnm 12s5fi rrnm
rrg T X = SR UTT 2

~ v T

~~

— |:Tnm + @ljmm 48_luﬁnm _ ’I’L(’I’L + 1) U—nm _ n(n + 1) Vnm + 3”(” + 1)Sla vnm:| ynm
[ Vnm

mm] ynm, (A.39)

S B-3)0nm

3Es ist zu beachten, daf in dem Term S?%y; n und m den Grad und die Ordnung der Kugelflichenfunktions-
entwicklung bezeichnet, wihrend j den vektoriellen Charakter des Terms festlegt.
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2o . - - -~ .~
9, = (=i 4 27— g 1 s 1 sy
yer
sin 6

~ g f]nm rTnm f/nm [ynm i -~ FTnm (rnm
:{S/J(V,?{n‘F o U _ U _|_VT2>_|_3STM(V'}Lm+UT_V_>

—sjl [an T gw,nm _ ”(7;‘;1) an]

r r2 r r

(5 = 3 & 4+ 25075 | 4 3£ [ Xrm — ggimm 4. 2mm — 2t gom] Ly am

T

T r2 T T sin @

1
T K

N ~ an ~ ~ ~ ~ o ~ 1) % ynm
|:3N (_ ,;L:n A W”"‘) + 3sm (W,ﬁm + W”"‘) B 2:’2/.Lan + sun£r21.+ )an:| .

rorr

nm
Yo

sin @ ?

+
+

= [y 4 2 4 Yo 4 3B 60 1 257 (o + )7 — 2rX7m] v
+

T
{~Tnm — 2Eqmm 4 & [n(n+ )W — 2307 |
(A.40)
i), = {dpm + mm + Lo+ 5 60 + 20 — dn(n + 1)V — 27 x| | LE

sin 6
n(n + 1)Wnm — 2V"V"m] } Yy,
(A1)

und schlieflich folgt mit (A.19) und N = n(n + 1)

4
t(' ) (-1)2

i1 (B-3)U"" + v — g

e B L 2s)i o 28(1—2N) -
+[ o ,%m+;Tﬁm+%(3—ﬂ)U"m+M

ro,T

+ |:_j:vnm _ _~j:vnm +

Gravitative Feldgleichungen

Nun wird zunéchst der gravitative Teil der Feldgleichungen betrachtet. Aus der Laplace-Gleichung

(2.71) erhélt man mit der Definition
n+1

G = & 4 PG O (A.43)

sowie (A.31) und (A.35) die Differentialgleichungen
n+14

nm = Qnm — — - Amy p O g™, (A.44)
~?«m = nT_IQnm + 47yp® n(n+1) Vrm _ gy p(®) n j: L gnm, (A.45)
Bewegungsgleichung
Aus der Bewegungsgleichung (2.69) ergibt sich zunéchst
1 = [0Og@Tmm) 4 pOF] S1 + - (60T 4 pOF ) ST (A6)

Mit (2.60), (2.63) und (A.35) erhélt man:

0) (0) _ (0) (0) 50) _ .
ZZ(;S’)] — _%TpUnm + N%Vnm _ (n+ l)lrgr p Hnm +p(0)Qnm] ZT;'L
1 - -
+ ( PO g@gmm p(O)(I)nm) nm (A.47)
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Wird (A.42) in (A.47) eingesetzt, so erhilt man die Gleichungen
. 4sfi 4@ O] . Ng9p®  6Nsi\ -
©) .
N L+ )P Gm o 0) Grm, (A.48)
T

ré,r T r-rl

- () . _ i ~ -
Fom _ [Qr rp(O) _ QS_I_L(3 _ ,3):| gnm 4 |:25,u(2N 1)] ynm %Tnm _ §Tnm 4
nm. _3_-;5"[21’411{1‘;11 + Sﬂ(fﬂ\;_Q) an .

ro,T

A.1.5 Grenzflichenbedingungen

6O Gnm | (A.49)

(A.50)

Werden die Grenzflichenbedingungen (2.45)—(2.48) nach Kugelflichenfunktionen entwickelt und

die Beziehung (2.61) verwendet, erhédlt man

0 = [0™]L = [V"™]E = WL,
0 = [@"™]T,
gl Vg = [Trm T,

0 = [T5™]" = [T75,

47r,yinm _ [égm + 471")’9(0) ﬁnm]i— _ [Qnm o nT—f—l(i)nm]—i— — [Qnm]i—

Es zeigt sich, daf die beiden Feldgréfen W™ und T{f;” zum einen von den anderen Feldgrofen

entkoppelt sind, und zum anderen fiir diese Feldgrofsen keine Quellen existieren. Daher werden
bei der Aufstellung des Differentialgleichungssystems (2.78) und (2.79) weder W™™ noch Tﬁpm be-

riicksichtigt, es gilt fiir sphérische Anfangszustinde und die gegebenen Randbe
wnm =T = 0.
A.2 Losung des Differentialgleichungssystems

A.2.1 Losung der Laplace-Gleichung

Die Laplace-Gleichung q@fﬁ ) = 0 lautet nach Kugelflaichenfunktionsentwicklung

Mit dem Ansatz ™ ~ r* erhilt man

0= AA—1)+2\—n(n+1)
= A-n)(A+n+1),

woraus

oM — ngrn + Zézm,r—n—l

folgt. Z3™ und Zg™ sind zunéchst freie Konstanten, die durch die Lésung

Gleichung festgelegt werden.

dingungen immer

(A.56)

(A.57)

(A.58)

der inhomogenen
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A.2.2 Lo6sung der inhomogenen Bewegungsgleichung

Zunichst wird die allgemeine Losung der homogenen Gleichung?

1
rot rot rot —rotv =0 (A.59)
p(0

mit Hilfe des Ansatzes v = Y"™r*~#SW™ bestimmt. Mit (2.60) und (A.22) erhalt man

1 Tnm

ot =~ [—n(n +1)rAlsT - (A - B+ 1)M—1sm] . (A.60)

Substition von (A.60) in (A.59) und Anwendung von (A.22) liefert
0 = rotrotrot [—n(n + 1)7“)‘7157(1_?)1 —(A=8+ l)r)‘fls?f})]
= rotrot [n(n+1) — A(A— B+ 1)] r’\_252f)”
= ot [n(n+1) — A(A— B+ 1)] [—n(n +1)rA3SIm () - 1)7«A—3s?1';)]
= [nn+1)—AXA=-F+D]n(n+1)—(A-1)(A—2)] r’\_4SZ)T)", (A.61)

woraus sich die Eigenwerte der homogenen Differentialgleichung ergeben:

’ (A.62)
Yoo = 05+ 4 /TP TAN.
Mit den Definitionen
r=03 (¢=1/(B-1)2+4N (A.63)

erhélt man als Losung der homogenen Differentialgleichung (A.59)

’Uh’ — (C{zm,rn—ﬂ—ﬂ + C;zm,rT-l-C—ﬂ—l—l + Cizm,r,—n—ﬁ-l-l + Cgm,,,‘r—(—ﬂ—kl) Tnmsgr)n. (A.64)

Nun wird noch eine spezielle Losung der inhomogenen Gleichung gesucht. Diese erhélt man

durch Substitution des Ansatzes v = ”s(—;)r)‘Sﬁf)” = %TA*'BS("OT)" in (2.91):

Bp©

(Z5™r™ 4+ Zg™r ™ ST

rot rot rot i [—n(n + 1)7«/\*152% —-AN=8+ l)rkfls(n,ﬂ)] ’
Sy

r2sji
B(Zym P72 4 Zgmp= PSR = [n(n+1) = AA = B+ D][n(n +1) — (A = 1)(A — 2)] P *STT.
(A.65)
Durch Koeffizientenvergleich erhdlt man
=F
A3 = n+2- 4, Zy™ = (B —2n—1)[2(8 - 1)" + (4 - 36)(n + 1)),
(A.66)

Xe = —n+1-p,  Zpm

(B+2n+1)2(8 —1)° - (4 - 3p)n],

=Fy

wodurch die Koeffizienten in (A.58) bestimmt sind. Die spezielle Losung von (2.91) lautet somit

(0) (0)
s _ nm P n+2—3 nm P —n+1-p8 gnm A
v <C3 o T + Cg o T ) 0 - (A.67)

“In diesem Kapitel wird die symbolische Schreibweise verwendet.
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Die Losung von (2.91) setzt sich aus der allgemeinen Losung der homogenen und der speziellen

Losung der inhomogenen Gleichung zusammen:
v =vl 4 vs (A.68)
Aus (2.90) folgt fiir die Verschiebung:

u = p%o)(rot v)

(0) )
_ _n(n + 1) (C{zmrn—kl + C%LmrT-FC + CngPS_ﬁrn—H + Cgmr*n + Cg‘mrT*C + Cgmps—ﬁ'r*ﬂ> Sz”lr)b

— [PmCEm(n — B+ 3y 4+ CEF(r 4 ¢ — B+ 2)rTH + CPEZ (n — 28+ 3)rHT

_ _ (0) _
+Opm(2—n = B)r 4+ CEM2 T — (= B)rT + CPER (2 — n— 2B)r | ST,

(A.69)
Damit ergeben sich aus (A.23)
[jnm - _N [C{zm,rn—}-l + Cgm,,,r—l—( + ngm ps(_g)rn—f-l + Cfm’l‘_n + ngm,rT—C + Cgmps(_;),r—n] ,
(A.70)
und
ynm — —CP™(3 — B+ n)r"t 4 CP™ (1 — ¢+ 1)r7H¢ — Cglm’;(—;)(n — 2B+ 3)rnt! (A
.71
—CP™(2 =B —n)r "+ CP™ (1 + ¢+ 1)r" ¢ — Cé‘m%)(Q —n—=20)r ",
und aus (A.43), (A.48) und (A.49) folgen:
~ 2
Q"™ = —C{Lm47r'yp(0)Nr”+1 — (7§Lm47r7p(0)N?"”’C - 3™ [—W—M S(;) Nypntl _ (2n + 1)Z§””7“"_1
2
—Cpmamyp® N — Cpmdmyp@ N7 ~¢ — Cpmimie Nyp—n,
(A.72)

Trnm = —C{lm :p(o)gNT”'H + sﬁ(n + 1)[2(n2 —n— 3) + ﬁ(Q _ n)],r,n]
—cpm :Np(O)ng—C +saN(¢( -8 — 3),,.7’4—(71]
nm [ (0) 2 n Ny (02, n+1
—CI™ Inp0[2(n +2)* — 78(n + 1) +2B(8 — 2)Ir" + P
-y -p(O)gNr_" — sfin[2(n® +3n — 1) + B(n + 3)]7“"‘1]

—-Ccgm _Np(o)gTT_C —spN((+ B+ 3)TT_C_1]

—Cg™ -p(o) (n+1)[~2(n — 1)> = 7pn — 26(8 - 2)}r """ + 9(0)2%7’”] , (A.73)

Tpm = —CPsjin(4 — B+ 2n)r™ — CF™si[N + (1 + ¢ —1)(¢ — 7 — 1)] 771
~CF™si(l+n)(B+2n = 2)r™" 1 = CE™si [N + (C =7+ 1)(C + 7+ 1)] 774

—Cy™ [N + (n = B)(n — 28 +3)] pOr™ — CF™ [N + (1 + B +n)(n+ 28 - 2)] pOr L.
(A.74)
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A.2.3 Inverse der Fundamentall6sung und Propagator

Aus Griinden der Ubersichtlichkeit wird in diesem Abschnitt auf die Indizes n und m, die den

Grad bzw. die Ordnung der Kugelflichenfunktion kennzeichnen, verzichtet.

Lokale Inkompressibilitéit

Um die Inverse der Fundamentallosung (2.93) zu erhalten, wird diese als das Produkt dreier

Matrizen geschrieben:
M;j(r,s) = Wir(r, s) Vi Ry

Die Inverse der Fundamentallosung 14t sich dann durch

Mt (r,s) = Ry (r, s)ijlWl;I(r, s)

ij

gewinnen. Damit folgt

Pyj(rksmi-1,8) = Wik(re, 8) Vit Rim (7, 8) Ry (T-158) Vg Wi (-1, 8).

(r,s).

-~

=G (Tk:Tk—1)
Die einzelnen Matrizen sind gegeben durch
( 1 0 0 O 0
0 1 0 O 0
1 pOg — # N@ 257“ 0 0
Wij('f',s) = N 98 9 B
S S S
MM
0 0 0 O —T;{f))
47yp(0) 0 0 0 0
1 0 0 0 0
A7 (0)27"2
siE1(14+2n—p) 100 0
9-m% _N 1o
— 281 2sfL
VVij l(ra 3) =N
T
-2 2 0 " 0
0 0 0 0 —£o"
Loy (@2 2
~smGrmp 0 0 00
VL | 0 0 0
0 r™t¢ 0 0 0
0 0 22+l o
R;j(r,s) := SH
0 0 0 r~™ 0
0 0 0 0 r—¢
0 0 0 0 0

Ei(14+2n—p)sji

72500

0

0),2

T suE1(1+2n—p)

p(o)'r2

spEq1(142n—p)

0

0

0

0

—n

(A.75)

(A.76)

(A.77)

(A.78)

(A.79)

(A.80)
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r~mb 0 0 0 0 0
0 r7¢ 0 0 0 0
0 0 Skrm=l o 0 0
Rigl(r, s) = p , (A.81)
0 0 0 r* 0 0
0 0 0 0 r— 7t 0
0 0 0 0 0 p—S({f—)r"

( N N N N N N \
3+n-p(—-7-1 2-n-28 2-n—-f —17—-(C—-1 2-n-28
V0 N

Vij ==
Vi 0 Eq Vs 0 Es
0 0 (B—2n—-1)Ey 0 0 (B+2n+1)Ey
\ 0 0 2n +1 0 0 0
(A.82)
mit
Vi = 2(2n + 3) — B(n + 2), Vig = —2(2n—1)+ B(n — 1),
(A.83)
Ei=(n+1)(4-38)+2(8— 1)2, Ey,=—-n(4-38)+2(8 — 1)2,
-2 —1 —z4E
0 0 na Va1 n27\1/41 23Va1 23;;1/411 \
4+74+¢ 1 224C¢ _ z4¢ —n(z2+0)  (ntl)(z1i+() —z14B- 4+ 22 Vol
2(N 2¢ (n2Va (naVaa  (2n2Va (2n2Vy4 223CE> 223¢Va1 26
1
vl = 0 0 0 0 0 2
Y 2 n+1 —FE;
0 0 naVaa n2Vaq 0 n2Vaa
—1-74+¢ —1 —z+4¢ z21—-¢  n(22=() + (n+)(z1-¢) 218 4 22t Vol
2(N 2¢ (n2Va (naVaa  (2n2Vy (2n2Vaq 223CE> 223CVa1 56
1 E
O O 0 O z3E3 Zsz';llgé'g )
(A.84)
mit
Vie' = g | (B 2550) — (-840 (14 28) ]
(A.85)
-1 _ 1 —214¢ —221¢ E
Vi! = @ [ By (T 25) (@ -8 0 (1 28]
21=3—-B—n+T, =4—0F+n+rT,
z3 =140+ 2n, 24 =1— 6+ 2n, (A.86)

no =2n+1,
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(ﬁz—l)nﬂ 0 0 0 0 0
0 (rlfl)HC 0 0 0 0
Gij(Tkark—l) = 0 0 (%)m—l_ﬂ 0 0 0
0 0 0 (%)‘" 0 0
0 0 0 0 (%)T_C 0
0 0 0 0 0 (%)fnf/ﬁ

(A.87)

Materielle Inkompressibilitit

Nach Martinec & Wolf (1998) kann die Inverse der Fundamentallosung in dhnlicher Form wie
(2.98) geschrieben werden:

- 0 1 (-1
Myt (ry5) = N () + =Ny () (A.88)
mit
=2(n+1Dn+2)r™ 1 2n(n+1)n+2)r™1 00 0 0
n(n? + 3n — 1)r "+t —n(n —1)(n + 1)%r n+!
2n—1 2n -1 00 0 0
_ —n+1 —n+1
O 1 d7ypr 0 00 0 r
ij )
2n+1 2n(n — 1)r" Mmn+D(n—1)r" 00 0 0
—(n+1)(n®> —n—=3)r"*? —n?(n+1)(n+ 2)r"+? 00 0 0
2n+3 2n+3
47T’Yprn+2 0 00 (ZTL + 1)7’n+1 —pnt2
(A.89)
—-n _ N —-n
n n n
_pg,r.fnJrZ p+2 _(n _ 2),,,fn+2 _p,rfn+2
2@n—1) = 2@n—1) 2@n-1) 22n-1)
) . 0o 0 0 0 0 0
NG = nnt D) ntl nl il . (A90)
2n+1 pgr —r el pr 0
n+1 n+1 n+1
_pg,rn-}-ii 7"n-l-?; (n + 3),rn+3 —p?"n+3
22n+3)  2(2n+3) 2(2n+3) 2(2n + 3)
0 0 0 0 0 0
Aus (2.98) und (A.88) ergibt sich fiir den Propagator
Pij(ry,mh-1,8) = Mij(ri, rir, )M (rey -1, 9)
Y Y g (A.91)

= IDZ(JO) (Tk,‘l"kfl) + Sﬂljz(;) (lrk,rkfl) + %1312_1) (Tkarkfl)’



A.2. Losung des Differentialgleichungssystems 115

wobei

PP (rgyrio1) = My (rg) N (rp—1) + MY (r) NV (ri—v),
P'('l)('rka'rk—l) = (1)( )N( )(Tk:—l)a (A92)

PZ(J D(rg,rpoy) = Mi(k)(Tk)ng; Y(rx-1)

gilt. Bei der expliziten Angabe der Propagatorelemente werden die Abkiirzungen h := ry /7y _1,
gr = g(rx) und gx—1 := g(rg—1) verwendet und die Funktionsargumente k£ und k£ —1 der Matrizen
ﬂgp’l’_l)(rk,rk_l) unterdriickt. Alle nicht gelisteten Argumente sind Null.

PR = Gty n(n+ DR+ (n? == 3)h7" 2] +

+ @ [(n?+3n—1)A" '+ (n —1)(n+ 1)h7"] ,

0 n2(n+1)(n+2 —n— n(n+1 _
PI(Z) - (275,4—1)()2(71—}—3)) (PmHt — B2 — (2(71. 1))(2(n+1)) (Rt =h7")
P~ ey [0+ 2) (0 + 3R — (02 —n — 3)h 2] 4

)
+ @ 1(2n—|—1 [(n” 4+ 3n =A™ —(n—1)(n —2)R7"] ,
[(

0 (n+2)
P2(2) - nln

@n+1) (2n—|—3 n+3)hH 4 nh 2] —

- (22:})(721:7&1) [(n+ 1A+ (n—2)R7"]

—n\n n —n— 2 — — —n—
P = SR (- gtk + R (0 gt ) +

2_ _
+ Lo B (g 1 — gy 2) — MR (g (hn? — gehom -

_ 47TGQZ7'I<:—1 (hn _ h—n—l)
)

2n+1

Py = oagPy,
Py - — Gty (02 = n = 3)h" + n(n + 2)h~"=%] 4

+ @ TEey (v + D - D2 + (0 +3n — DA
e (23] +

— ey [ ~ )R — (02 4 30— DhY]
Py = o (h‘"‘l - nyg)) :
B e
Py = - Py,
Py = '(2nf1()7gn2)+3_) (h" = h7"0) + —<§Zi3§3§+1)1—> (Am 2 =hm)
Pﬁ) = % [nh™ 4+ (n+ 3)h™"3] —

B % [(n—2)A""2 + (n + 1)h~"1] |

le(g) - _QkP4(3) ’
HY - g g
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PY = Al
Py = g (hn—h)
Y~ (P01
PY = 4rGgPY ,
U (A.93)
PV = —oge Py Y, i=1,2,3,6;
P, 1(§ Vo= —‘2(7;2::1))(;]% =3 (A"t = h7"2) + _Q(Z;n—ﬁl))(g;if) (A"t =h7")
P = it (o DA k)
+ et [(n+ 1)A" 1+ (n —2)A7"] ,
Pg(;l) = ngkpl(;;l) ;
P5Y = 4G PGV,
PR = arntaty [0+ (4 3] -
— et [(n = 2R 4 (n DA
P, 2(4_ Do ‘2(7552:5;)(2’% +3) (Rt — A7) — —?é?ﬁi?i’fi—f (pt = h7")
LY = oaPL Y,
PV = 4nGePLY
peY = RS, i=1,2,3,6; (4.99)
Py = —2(?zle+)§7§<+gi)i§§;fi3) (A" —h %) + 2@;’:%252?3?;? (R 2 —h" ),
Py = ot [(n2 —n — 3)h" + n(n + 2)h 0] -
— G [(n = 1)(n + 1)h" 2 + (n? 4 3n — D771
pY = — G [n(n + 2" + (n? = n = 3)h~"%] +
+ s (02 430 — D2 4 (n—1)(n+ DA
P4(21) _ % (hn _ h—n—3) _ % (hn—2 _ h—n—l) _ A

A.3 Konvolution der Impulsantwort mit der Lastgeschichte

Es wird angenommen, daf sich die polygonale Lastgeschichte (Abb. A.1) im Zeitbereich durch

N-1
|:hn+1 —hy (t —tn) + ho| [H (t —tn) — H (t — tpi1)] (A.96)
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Abb. A.1: Polygonale Lastgeschichte h(t).
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Abb. A.2: Normierte rechtecki- Abb. A.3: Normierte linear an- Abb. A.4: Normierte linear ab-
ge Lastgeschichte. steigende Lastgeschichte. fallende Lastgeschichte.

beschreiben 14£t, wobei h,, die Hohe der Last zum Zeitpunkt ¢, und H (t) die Heaviside-Funktion

bezeichnen. Zu 16sen ist das Konvolutionsintegral®

P tTp
Axh(t) = |y —sp AT (rg) €| = h(t) = / D —sn VAR (rg) €' | h(r)dr.  (A.97)
p:l oo p:l

Nach (A.96) sind drei Félle zu unterscheiden: die konstante Lastgeschichte, die linear anstei-
gende Lastgeschichte und die linear abfallende Lastgeschichte (Abb. A.2—-A.4). Fiir jeden dieser
drei Félle muft (A.97) separat gelost werden. Fiir die normierte konstante Lastgeschichte, die
durch

hi(t) = H(t — tmin) — H(t — tmax) (A.98)

beschrieben wird, ergibt sich
P
Ak hy(t) = H(t i) D A [1— €55 "min)]
p=1
P
— H(t — tmax) Z A [1 - esﬁ(t_tma")] . (A.99)
p=1

Die normierte linear ansteigende Lastgeschichte wird durch

t—1t
ha(t) = " [H(t — tmin) — H(t — tmax)] (A.100)
tma.X - tCL
mit
hbtmin - hatmax tmin - h'atma.x
ta hy — hg 1—nh, (A.101)
und
h’(tmin) h(tmax)
hy == , hy = ———= =1 A.102
h{fmas) » = ) (4.102)

®Die hier nur knapp zitierte Losung ist in Thoma (1997) ausfiihrlich hergeleitet.
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beschrieben. Es ergibt sich

P

Axhg(t) = ftuind S (6 — t0) — (tmin — ta)e min) + L [1 - 55 tmin)]}
p=1 P
P
H(t—tmax) (- 1 (¢t
L
(A.103)
Fiir die linear abfallende Lastgeschichte kann mit
hatmax — hotmin hatmax — tmin
ta he — hy he — 1 (4.104)
und
h(tmin) h(tmax)
hg = =1, hy == A.105
¢ h’(tmin) ’ h(tmin) ( )

eine formale Ubereinstimmung mit (A.100) erreicht werden, die Lésung des Konvolutionsintegrals
ist folglich identisch.

A.4 Analytische Darstellung der Entwicklungskoeffizienten ver-
schiedener Lastquerschnitte

Analytische Darstellungen sind nur fiir kappenférmige Auflasten mit
d(0, ) = d(6y) moglich, wobei 6y den Lastradius beschreibt. Fiir ein-
fache Zwecke ist es moglich, einen Lastquerschnitt d(f) anzunehmen,
der die Form eines Legendre-Polynoms des Grades [ hat (z.B. Amelung
& Wolf, 1994) (Abb. A.5), in diesem Fall ergibt sich

Abb. A.5: Auflast mit D" = - (A.106)
Legendre-Querschnitt fiir 0, n=#l
l=6.

A.4.1 Rechtwinkliger Querschnitt
Ist die Last eine Kappe mit rechtwinkligem Querschnitt und dem Radius 6y, so 1afst sich dies

formal schreiben als®

1,0<560<6,
d(6o) = . (A.107)
0,60<0<m

Mit y := cos 8 und 7y := cos 6y erhélt man

L, 1>y>yo
d(arccosy) = . (A.108)
0,%>y=>~-1
Aus (2.153) folgt

D"(yo) = (n+ ) / P (y) dy. (A.109)

In diesem Abschnitt ist 8 nicht der Beobachtungsort, sondern die verinderliche Variable.
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Nmax = 100

Abb. A.6: Auflast mit rechtwinkligem Querschnitt. Die mittlere und rechte Darstellung zeigen jeweils die
Entwicklung der Last nach Legendre-Polynomen bis zum Grad nmax fiir eine Last mit 500 km Lastradius
(links) bzw. 2000 km Lastradius (rechts).

Dieses Integral 1ift sich fiir P"=%(y) = 1 sofort 16sen. Fiir n > 1 ergibt sich mit (A.14) und
P"(1) =1 (Longman, 1962)

l(]' - yO) , n=70
D" (yo = cosby) = 2 . (A.110)

s[P"Hyo) — P"(yo)] , n >0

Hobson (1955) zeigte, daR sich an der Sprungstelle ) = 6 aus (A.110) der Wert 1/2 ergibt, so
daf auch hier die Konvergenz gewahrt bleibt.

A.4.2 Parabolischer Querschnitt

Ist die Last eine Kappe mit parabolischem Querschnitt und dem Radius 6y, so ldft sich dies
formal schreiben als (Wolf, ohne Jahr)

1—(%)2 L 0<6<86,
d(6y) = o i (A.111)

0 ,00<9§7r

Mit y := cos 8 und yg := cos §y erhilt man:

g W 1>

_ — ) ZY>Y0

d(arccosy) = { Y% 17 , (A.112)
0 » Yo >y 2> —1
fiir 1 > y > yo kann man auch schreiben
1 o o0

d = @D (y) P (y) — cot? 6y Y OD™ (y) P (). A113
(arccosy) =~ nz;; (y)P"(y) 0 nz;; (y)P"(y) (A.113)

" "

—y2 =1
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Nmax = 100

Abb. A.7: Auflast mit parabelférmigem Querschnitt. Die mittlere und rechte Abbildung zeigen jeweils
die Entwicklung der Last nach Legendre-Polynomen bis zum Grad nmax fiir eine Last mit 500 km Last-
radius (linke Bildhélfte) bzw. 2000 km Lastradius (rechte Bildhélfte).

OD" wurde bereits im vorherigen Kapitel berechnet, fiir ?)D™ gilt nach (2.153)

1
@pn — (n+%)fy2P”dy — f 2dP"+1 zfyzdpn 1
y L d2pn—|—2 1 dQPn L d2pn—2 L dQPn
1 2 2 1 2 2
- du — d dy — d
2(2n+3) /y dy? Y /y dy? Y | T3 /y dy? Y /y dy? Y
« 0 Yo ,, « 0 Yo
a @
(A.114)
Mit zweimaliger partieller Integration und (A.14) ergeben sich
2 pn —
ffdP = WP~ 2P, + 525 [P (o) — PP ),
2 pn 2 n
J@”P+ =[”%; — 2Pl 2 [P (o) — PR (o), (A115)
2 pn—2 n—2 _ _ _
fy 2T dy = [P — 2yP R+ g5 [P (yo) — P (o))
Nach erneuter Anwendung von (A.14) folgt
g1 = [(2n+3)y? P! — 2y(P™H2 — PP
+525 [P (yo) — P*3(yo)] — 5 [P™ (wo) — P" (o))
4(2n+3
=@mﬂ—MW%HPWwﬂm%%m—m+m8
+2y0Pn+2 Y0 pnt3 Yo pr-1 Y0
(1) = 55 P 00) = P o) At

@ = [—(2n —1)y?Pm! —2y(P"2 — PM)]L

+o3 [P (y0) — P™ (o)) — 5z [P™ " (y0) — P™F(30)]

= —(2n—1) = 29P"(yo) + P"" () [(2n — 1)1 — iy ]

+2yo P 2(yo) + 2n2_3pn—3(y0) + 2n2+1Pn+1 (0)
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und schlieflich mit (A.114)

Pn73 Pn+3 3Pn71 3Pn+1
(Q)Dn(yo = cosf) = (Qn_3)(%031) o (2n+3)(gzol5) - (2n—3)(2(go+)3) + (2n—1)(2(ggr)5)
pr-2 prt2 2(2n+1)P"
+ [ e R ((2:—1))(2n4(r%0))] Yo (A-117)
+ [P (o) — P ()] % n>3
Fiir n < 3 ergeben sich unmittelbar
1
@D (yy = cosby) = § [y?dy = (1 —9),
Yo
1
@D (yo = coshy) = 3 [y dy = 3(1—y), (A.118)
Yo

1
D2 (yo = cosby) = 2 [2By? — 1)y dy = (4 +5y8 — 9y).
Yo



B. Numerisches Verfahren

Eine Hauptaufgabe im Rahmen dieser Arbeit bestand in der Programmierung eines numerischen
Verfahrens zur Berechnung von Deformationen, Geoiddanderungen und Gravitationsdnderungen
durch eine Auflast. Die zugrundeliegende Theorie ist in Kap. 2 beschrieben. In diesem Anhang
wird zunéchst auf den Quellcode eingegangen (Abschnitt B.1), anschlieRend wird die Benutzung
des Programms mit Hilfe eines ,Kochbuchs“ beschrieben (Abschnitt B.2). Die Programmierung

der ,sea-level equation“ ist in Abschnitt B.3 beschrieben.

B.1 Quellcode

Die beiden Programme mulincovis (MUIti Layer INCOmpressible VIscoelastic Sphere) und
mulocovis (MUIti Layer 10cal inCOmpressible VIscoelastic Sphere) berechnen die Deformati-
on durch eine Auflast. Die Programme sind in C++ geschrieben und sollten auf jeder UNIX-
Plattform laufen (getestet sind sie, neben der Entwicklungsumgebung Linux, auch unter SUN-
0S9).

Abb. B.1 gibt einen Uberblick iiber die Verkniipfung der einzelnen Funktionen des Pro-
gramms mulincovis. Nahezu jede Funktion ist in einer eigenen, gleichnamigen Datei enthalten,
was die Wartung und Weiterentwicklung des Programmes vereinfacht. Eine Ausnahme bilden
nur Funktionen, die so eng zusammengehoren, dafs durch eine Aufteilung in mehrere Dateien
die Lesbarkeit und das Versténdnis fiir einzelne Funktionen verloren ginge. Fiir das Programm
mulocovis werden die Quellcodes fiir die Funktionen 'prop’, ’g_r’, tho_r’ und ’kappa_r’ durch
gleichnamige Funktionen aus den Dateien 'prop-b’, ’g r-b’, 'rho r-b’ und ’kappa_r-b’ ersetzt.
(Dies wird wihrend der Kompilierung automatisch erledigt.)

Aufer der in Kapitel 2 beschriebenen Theorie weist das Programm noch einige Besonderheiten

auf:
e Neben der Maxwell-Rheologie kann auch die Burgers-Rheologie verwendet werden.!

e Fiir einen fliissigen Kern werden die Randbedingungen von Wu (1990), Gleichung (15)

verwendet.

e Im Falle eines inkompressiblen Maxwellkérpers kann die Ableitung von det 77} (s) analytisch

berechnet werden (siehe néchsten Absatz).

Die Ableitung von detT7}(s) in (2.119) lakt sich im materiell inkompressiblen Fall nach Mar-
tinec & Wolf (1998) schreiben als

[det T (s)],s = D T ()[T7(s)],s0 (B.1)

=1

'Die notwendige Implementation wurde mit Hilfe von Sibylle Gobell erarbeitet (Gobell et al., 1999).
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mit (2.110) folgt
[Tii?(s)],é’ = [HPiTILc(’rKa'rla 3)],8Z1?j('r1’8) + H]Dz?lzc(TK’Tlas)[Zl?j(rlas)],S' (B'Q)

Die Ableitung im ersten Summanden erhilt man aus (2.104), die des zweiten aus (2.98), und es
ergibt sich
1

T = -

M=

I 1
{ P’Z‘; (TKa Tk, 3) ']’I_k [m%PZgl)n (Tk, 'I"k_l)

B
I|

2
1
—Pi(j )n(Tk,kal)]HB?(kal,ﬁ,8)}ZZ-(T1,S)
2
m
+—n1312 TP (ric, 1, 8) 25" (1), (B.3)

wobei T3 die zu T;; adjungierte Matrix ist, und die (6 x 3)-Matrix Z;; aus der 1.,2. und 3. Spalte
der Matrix MJ} besteht. Zusitzlich wird die Ableitung von (2.117) bendtigt:

2
S my,
m = = £ B4
(s k),s (s Z:) e Ss2 (B4)

I

Zunichst muf das komplette Programmpaket entpackt und kompiliert werden. Getestet wur-
de letzteres mit dem GNU C++ Compiler 2.95.2 und der GNU make Version 3.79.1. Es reicht in
dem Verzeichnis mit den Quellcodes den Befehl make einzutippen, um die folgenden Programme

ZU erzeugen:
mulincovis Berechnet die Ubertragungsfunktion und die Transformation in den
Raumbereich fiir ein n-schichtiges, inkompressibles Erdmodell und eine
Auflast an beliebigen Beobachtungsorten und zu beliebigen Zeiten. Da-
mit kénnen die (auflastinduzierte) Radialverschiebung, Geoidhthe und

das materielle Gravitationsinkrement berechnet werden.

mulocovis Wie oben, jedoch fiir ein lokal inkompressibles Erdmodell.

koeff-elipse Berechnet die Kugelflichenfunktionskoeffizienten D™ fiir eine Last mit
kreisformiger oder elliptischer Grundflaiche und verschiedenen Quer-
schnitten.

koeffizienten-ea Berechnet die Kugelflichenfunktionskoeffizienten D™™ fiir eine Last, die
in einer Datei tabelliert ist.

testsum Summation der mit koeff-elipse (oder koeffizienten-ea) berechne-
ten Koeffizienten, nur fiir Testzwecke.

g-r-beta Berechnet fiir vorgegebene Radialabstande und Schwerewerte (z.B. aus
dem PREM) die entsprechende Dichteschichtung. Im Fall eines lokal in-
kompressiblen Korpers mufs zusétzlich die Dichte an der Unterseite oder
die Dichte an der Oberseite einer Schicht angegeben werden.

rho-search Verwendet g-r-beta, um Mittelwerte fiir die von mulocovis benétigten
Parameter « und f zu finden. (Optimierung eines Erdmodells geméf der
PREM-Dichte.)

B.2 ,,Kochbuch® zur Berechnung von Stérungen

Dieser Abschnitt gibt eine kurze Anleitung zur Benutzung der Programme mulincovis und

mulocovis.
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B.2.1 Steuerdatei

Zunichst muf eine Steuerdatei steuerfile.sph angelegt werden. Dieses besteht aus einem In-
tegerwert, der angibt, wieviele Datensétze bearbeitet werden sollen, gefolgt von den einzelnen
Datensétzen. Jeder Datensatz besteht aus einem Erdmodell, einem Eismodell und einer Datei,
in der die Beobachtungsorte und -zeiten enthalten sind. Wenn die Kugelflichenfunktionskoetf-
fizienten der Last nicht innerhalb des Programmes berechnet werden kénnen (dies ist nur bei
radialsymmetrischen Lasten mit rechteckigem oder stehend-parabolischem Querschnitt méglich),
ist zusétzlich die Angabe einer Koeflizientendatei fiir die Last notig. Wird auch eine Ozeanlast
beriicksichtigt, so miissen zwei weitere Dateien angegeben werden: eine mit dem Modell, eine mit

den Koeffizienten. Beispiel:

2
erd_C+M+L ice_history beo_0Z koef_ice ocean_history koef_ocean
erd_C+M+L lastmodel-2 beo_0Z koef_ice ocean_history koef_ocean

Im folgenden werden die Formate der einzelnen Eingabedateien beschrieben. Grundsidtzlich

gilt fiir alle Parameter, die nicht angegeben werden, daf deren Wert implizit auf 0 gesetzt wird.

B.2.2 Erdmodell

Die erste Spalte der folgenden Tabelle gibt an, welche Parameter in der Datei, die das Erdmodell
beschreibt, enthalten sind. Sind in der zweiten Spalte Werte angegeben, so ist jeweils genau einer

davon anzugeben, die dritte Spalte enthilt eine kurze Beschreibung des Parameters.

mod 0 g(r) berechnen (nur zu Testzwecken).
1 Ubertragungsfunktion (Relaxationszeiten und Amplituden) berechnen.
2 Riicktransformation in den Raumbereich.
3 Ubertragungsfunktion und Riicktransformation berechnen.
5 detTj;(s) fiir einen festen Grad n berechnen, in diesem Fall wird n an
der Standardeingabe eingegeben.
erdaus 1 Ausgabe des eingelesenen Erdmodells auf der Standardausgabe.
0 Keine Ausgabe.
nmin Minimaler und maximaler Grad, fiir den die Relaxationszeiten und Am-
nmax plituden berechnet werden.
sstart Nullstellensuche wird in dem Intervall [sstart-smax, sstart+smax]
smax mit dem Iterationsschritt sstep durchgefiihrt.
sstep
ampsave 1 Speichern der Amplituden fiir die Radialverschiebung.
5 Speichern der Amplituden fiir das potentielle Inkrement.
0 Speichern beider Amplituden.
love 0 Berechnung der Amplituden.
1 Berechnung der Loveschen Zahlen.
i_anno 0 Keine Umnormierung der Viskositét.
1 Interne Normierung der Viskositét beziiglich Paa.
polheb 0 Polstellen nicht beseitigen.
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derive

moden

layer

Polstellen der Determinante durch Multiplikation mit dem Nenner be-
seitigen (nur bei Maxwellrheologie).

Numerische Differentiation von det T7}(s).
Analytische Differentation von det 77;(s) (nur bei Maxwell-Rheologie).
Anzahl der Moden des Erdmodells.

Anzahl der Schichten des Erdmodells (dieser Parameter mufs als letztes
vor der Angabe der einzelnen Schichten stehen).

Die einzelnen Schichten des Erdmodells bestehen aus folgenden Parametern:

typ

rho
beta
mu
eta
mu2
eta?2

rad

0
1
2
3

Fliissige Rheologie (nur fiir den Kern).
Elastische Rheologie.

Viskoelastische Maxwell-Rheologie.
Viskoelastische Burgers-Rheologie.

Dichte (kg/m3) an der Unterseite einer Schicht .
Parameter, der die Dichteabnahme mit der Tiefe beschreibt.
Schermodul (Pa).

Viskositat (Pas).

Zweiter Schermodul, nur bei Burgers-Rheologie.
Zweite Viskositat, nur bei Burgers-Rheologie.
Radius (m).

Beispiel fiir ein dreischichtiges Erdmodell mit fliissigem Kern, viskoelastischem Mantel und

elastischer Lithosphére:

mod 1
nmin 2
nmax 200
sstart -10
smax 4

sstep le-2
erdaus
ampsave
love
i_anno
polheb
derive
moden

layer

o W W NN, O O O O

typ
rho 10982
mu 1
eta 1
rad 3480e3

typ 2
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rho 5786
beta 0.67247
mu 1.45e11
eta le21
rad 6291e3
typ 1

rho 3180
mu 0.67el1
eta 1e400
rad 6371e3

B.2.3 Berechnung der Entwicklungskoeffizienten des Lastquerschnitts

Fiir die Transformation in den Raumbereich muf zunéchst festgelegt werden, wie das Lastmodell
beschaffen ist. Besteht es aus radialsymmetrischen Lastscheiben mit rechteckigem oder stehend-
parabolischem Querschnitt, kann die Berechnung der Koeffizienten iibersprungen werden, da
diese dann von dem Programm analytisch bestimmt werden. Soll jedoch eine radialsymmetrische
Last mit anderem Querschnitt oder eine Last mit elliptischer Grundfliche verwendet werden,
so miissen die Legendreentwicklungskoeffizienten vorher berechnet werden. Dies geschieht durch
den Aufruf des Programmes koeff-elipse mit folgenden Parametern:

koeff-elipse n_max a b q file.

Dabei bezeichnen n_max den maximalen Grad, bis zu dem die Koeffizienten berechnet werden,
a und b die grofe bzw. kleine Halbachse der Ellipse (in m), q den Lastquerschnitt und file die

Datei, in der die Ergebnisse abgespeichert werden. Fiir q sind folgende Werte mdoglich:
1 rechteckiger Querschnitt.

2 stehend-parabolischer Querschnitt.
3 elliptischer Querschnitt.
4  glockenformiger Querschnitt.

5 liegend-parabolischer Querschnitt.
Die Berechnung wird fiir jeden Grad n zwischen 0 und n_max und fiir jede Ordnung zwischen

0 und n durchgefiihrt.? Falls der Betrag der Koeffizienten (insbesondere fiir hohe Ordnungen)
jedoch sehr klein wird, wird die Berechung hoherer Ordnungen fiir diesen Grad abgebrochen.
Eine weitere Moglichkeit, ein Lastmodell nach Kugelflachenfunktionen zu entwickeln, bie-
ten die Programme koeffizienten und koeffizienten-ea. Ersteres liest aus einer Datei ein
Lastmodell bestehend aus auf der Kugel verteilten Ellipsen ein und berechnet hierfiir die Ku-
gelflichenfunktionsentwicklung, letzteres liest Daten aus einer ASCII-Datei ein und fiihrt fiir
diese eine Kugelflichenfunktionsentwicklung durch. Das Format der Lastdatei fiir das Programm

koeffizienten sieht wie folgt aus:

i Anzahl der elliptischen Lastkappen.
nr Nummer der Lastkappe.

n_max Grad, bis zu dem fiir diese Lastkappe die Kugelflichenfunktionsentwicklung
durchgefiihrt werden soll.

2 Aufgrund der Symmetrie einer Ellipse gibt es keine negativen Ordnungen.
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a Grofse Halbachse.
b Kleine Halbachse.
q Querschnitt.

h Hohe.

chi Winkel gegen Nord-Siid-Achse.
theta Latitude des Zentrums der Lastkappe.
phi Longitude des Zentrums der Lastkappe.

Die Eingabedatei fiir das Programm koeffizienten-ea hat z.B. folgendes Format:

9 6

80 30 1
80 90 1
80 150 1
80 210 1
80 270 O
80 330 O
60 30 1
60 90 O
60 150 0O
60 210 0O
60 270 1
60 330 1
40 30 1
-80 210 O
-80 270 O
-80 330 0

Die erste Zahl gibt die Anzahl der Stiitzsstellen entlang der Latitude, die zweite Zahl entlang
der Longitude an. Es ist zu beachten, daf bei der Kugelflichenfunktionsentwicklung Aliasing

vermieden wird (vgl. hierzu Seite 31).

B.2.4 Eismodell

Die erste Spalte der folgenden Tabelle gibt an, welche Parameter in der Datei, die das Lastmo-
dell beschreibt, enthalten sind. Sind in der zweiten Spalte Werte eingetragen, so ist jeweils genau

einer davon anzugeben, die dritte Spalte enthilt eine kurze Beschreibung des Parameters.

lastaus 1 Ausgabe des eingelesenen Lastmodells auf die Standardausgabe.
0 Keine Ausgabe.

rho Dichte der Last. Wird dieser Parameter weggelassen (oder auf 0 gesetzt),
so ist die Dichte bei den einzelnen Lastscheiben anzugeben.
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heavy 0
1
2

quer 0
2

mmax

tanz

Die Lastgeschichte besteht aus zeitlichen Abschnitten, die von einem
Zeitpunkt zum nédchsten stetig sind.

Die Lastgeschichte entspricht einem instantanen Entlastungsprozef, in
diesem Fall mufs tanz = 1 gewdhlt werden.

Die Lastgeschichte besteht aus zeitlichen Abschnitten, die zu jedem Zeit-
punkt tanz aus zwei Lasthohen besteht. Hiermit kénnen Heavisidebe-
und entlastungen simuliert werden.

Die Koeffizienten der Legendreentwicklung werden aus dem mit dem Pro-
gramm koeff-elipse (bzw. koeffizienten-ea oder koeffizienten)
berechneten Dateien eingelesen. Dabei wird an den in der Steuerdatei
steuerfile.sph angegebenen Dateinamen jeweils ¢ angehdngt, wobei
1 der jeweiligen Nummer der Lastscheibe entspricht.

Der Querschnitt der Last ist rechteckig.

Der Querschnitt der Last ist stehend-parabolisch.

Maximale Ordnung, bis zu der koeff-elipse (bzw. koeffizienten-ea,
koeffizienten) die Koeffizienten berechnet hat. (Wird quer#0 gewéhlt,
sollte hier eine 0 angegeben werden).

Anzahl der Zeitpunkte, fiir die eine Lasthohe angegeben wird.

Es folgen die einzelnen Zeitpunkte:

danz

Anzahl der Lastscheiben.

Jede Lastscheibe besteht aus folgenden Parametern:

num
colat™
longi™
alpha™

rho

radius”®

tanz

Nummer der Lastscheibe.
Latitude der Lastscheibe.
Longitude der Lastscheibe.

Winkel zwischen der grofen Halbachse der Last und der Nord-Siid-Achse
(nur bei elliptischer Grundfliche der Last sinnvoll).

Dichte dieser Lastscheibe (wird nur verwendet, wenn die Dichte der Last
nicht bereits oben angegeben wurde).

Radius der Lastscheibe (wird bei quer=0 ignoriert).

Anzahl der Zeiten, zu denen die Lastscheibe eine nichtverschwindende
Hohe hat.

Gefolgt von den einzelnen Zeiten und deren Hohe (in m).

*

: wird nicht benétigt, wenn die Kugelflichenfunktionsentwicklung mit koeff-elipse,

koeffizienten-ea oder koeffizienten durchgefithrt wurde.

T: wird nicht benétigt, wenn die Kugelflichenfunktionsentwicklung mit koeffizienten-ea
oder koeffizienten durchgefiihrt wurde.

Beispiele fiir einfache Lastmodelle:

lastaus 0 lastaus 0 lastaus 0
rho 910 rho 910 rho 910
heavy 0 heavy 1 heavy 2
quer 2 quer 2 quer 0
mmax 28
tanz 3 tanz 1 tanz 3
-1000 0 2000 100e3 500 1000 2000




130

1000

500

0

B. Numerisches Verfahren
danz 1 danz 1 danz 2
num 1 num 1 num 1
colat 0 colat 0 colat 0
longi 0 longi 0 longi 0
alpha 0 alpha 0 alpha 0
radius  3000e3 radius 1000e3
tanz 1 tanz 1 tanz 2
0 1000 100e3 2000 500 0 1000
1000 1000 500
num 2
colat 0
longi 0
alpha 0
tanz 2
1000 1000 500
2000 300 0
Die Lastgeschichten dieser drei Beispiele sehen wie folgt aus:
2000 1000
1000 500
-1600 -560 6 560 ldOO 15b0 2(;00 0 100000 06 500 ldOO 1560 2600
Zeit (a) Zeit (a) Zeit (a)

B.2.5 Beobachtungsorte und -zeiten

Die erste Spalte der folgenden Tabelle gibt an, welche Parameter in der Datei, die die Beobach-

tungsorte und Zeiten beschreibt, enthalten sind. Sind in der zweiten Spalte Werte eingetragen,

so ist jeweils genau einer davon anzugeben, die dritte Spalte enthilt eine kurze Beschreibung des

Parameters:

beoaus

ober

grad_m

Ausgabe des eingelesenen Beobachtungsmodells.
Keine Ausgabe.

Berechnung der Werte an jeder Grenzschicht.
Berechnung der Werte an der Oberflache.

Angabe der Positionen, der Beobachtungsorte und der Lastscheiben
in geographischen Koordinaten, Orte auf der Siidhalbkugel miissen
mit einem Minus vor dem Parameter colat angegeben werden. Die
Kugelflichenfunktionsentwicklung der Last sollte mit dem Programm
koeffizienten und/oder koeffizienten-ea durchgefiihrt worden sein.

Angabe der Positionen der Beobachtungsorte und der Lastscheiben in
geographischen Koordinaten, Orte auf der Siidhalbkugel miissen mit ei-
nem Minus vor dem Parameter colat angegeben werden. Es werden die
Entfernungen und Winkel zu den einzelnen Lastscheiben berechnet.

Angabe der Entfernung zum Lastzentrum (= Nordpol) in km (nur zu
Testzwecken) .
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oanz Anzahl der einzulesenden Beobachtungsorte.

Es folgen die einzelnen Beobachtungsorte:

num Nummer des Beobachtungsortes.

colat Latitude des Beobachtungsortes.

longi Longitude des Beobachtungsortes.

zanz Anzahl der einzulesenden Beobachtungszeiten.

Es folgen die einzelnen Beobachtungszeiten

Beispiel:

beoaus 0
ober 1
grad m 2
oanz 2
num 1
colat 0
longi 0
num 2
colat 500e3
longi 0
zanz 8
499 500 501

1000 1001 2000

2001 2005

B.2.6 Dateien zur Beriicksichtigung der Ozeanlast

Die Datei, in der die Ozeanlast beschrieben ist, ist formal identisch mit der, in der die Last be-

schrieben wird (Abschnitt B.2.4). Die Berechnung der Koeffizientendatei muf mit dem Programm
koeffizienten-ea durchgefiihrt werden (Abschnitt B.2.3).

B.3 Programmierung der ,sea-level equation®

Fiir die Programmierung der ,sea-level equation® ist eine Kenntnis des Kiistenverlaufs bzw. der

Topographie nétig. Hier wird die ETOPO5-Datenbasis verwendet.? Diese muf als Grid-Datei

im NetCDF-Format bereitgestellt werden. Zur Bearbeitung dieses Formates ist es notwenig,
das GMT-Programmpaket von Wessel & Smith (1995) zu installieren. Auferdem muf die Ku-
gelflichenfunktionsentwicklung der Last bereits durchgefiihrt worden sein.* Um sicherzustellen,

daf vereiste Gegenden nicht vom Ozean bedeckt werden, muf die rdumliche Verteilung des Eises

ebenfalls in einer Grid-Datei vorliegen.’ AuRerdem werden die Unix-Programme echo, awk, tail,

3Die Position dieser Datei muf in der Datei real_ocean.C angegeben werden.

“Die Position dieser Dateien wird in load_koef.C angegeben.
®Die Position dieser Dateien wird ebenfalls in load_koef.C angegeben.
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grep, paste, cp, rm und gv verwendet.’
In diesem Abschnitt wird die numerische Realisierung der ,sea-level equation“ erldutert. Abb.

B.2 zeigt den Programmmaufbau schematisch. Die Aste mit gestrichelten Linien werden verwen-

sea-level

Ji call ocean(2)
call_ocean(1)

ittt Ha
(CZZZy_
I jocean area
| .____T____.

load history(Ice) A

_———_ e —_

—_—— e ——— =

load _koef(Ice) R —

call ocean(3)

mulocovis load _history(Ocean) [

| call _beo_script |
— load_koef(Ocean) | --
SUUUURORRRR esa

gw change gwﬁ;dnf————iﬁ{ .............
____T add _lola:

VZ i_____|ocean area| |

| \ I
|

koeffizienten-ea

| mul geo ocean |

geo__ocean
ocCealn __area
geo__ocean

koeffizienten-ea

Abb. B.2: Schematischer Aufbau des Programmes sea-level, zur Erklarung siehe Text.

det, wenn variable Kiistenlinien beriicksichtigt werden sollen. Das Programm sea-level wird
durch Optionen in der Datei sea-level-top-dekla.h gesteuert, diese werden im folgenden kurz
erldutert.

EARTH_MODEL Der Name des Erdmodells, die Amplituden und Relaxationszeiten miissen vor-

her berechnet worden sein, der Parameter mod im Erdmodell muf auf ’2’ gesetzt
sein, der Parameter nmax sollte mit dem Parameter NMAX iibereinstimmen.

5Bis auf gv gehoren alle Programme zu jeder Unix-Installation. Sollte das Programm gv nicht verfiighar sein,
so kann auch ghostview verwendet werden. In diesem Fall sollte dann ein entsprechender Link gesetzt werden
(z.B. 1n -s /usr/bin/ghostview /usr/bin/gv).
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NMAX Maximaler Grad, bis zu dem die Summation durchgefithrt wird, hangt von
THETA_STEP ab: NMAX=180/THETA_STEP.
PROGRAMM Entweder mulincovis (fiir inkompressible Erdmodelle) oder mulocovis (fiir

kompressible Erdmodelle).
THETA_STEP  Abstand der Latituden.
PHI_STEP Abstand der Longituden, muff mit THETA_STEP identisch sein.
LOAD Auswahl des Lastmodells.

Von den folgenden beiden Parametern muf genau einer gewéhlt werden.

OCEAN Die Kiistenlienien entsprechen dem heutigen Stand.
MOV_COAST Die Kiistenlinien sind variabel.
Die folgenden Optionen spielen nur dann eine Rolle, wenn MOV_COAST gewadhlt wurde

MAXESA Dieser Parameter gibt die H6he in m ii. NN an, bis zu der die Radialver-
schiebung und Geoidhohe berechnet werden sollen. Fiir alle Punkte, die héher

liegen, wird angenommen, dafs sie zu keiner Zeit von Wasser bedeckt sind.

GEOQ_ESA Wird dieser Parameter auf 1 gesetzt, so wird eine gleichméfige Verteilung des
Eisvolumens auf den Ozean angenommen (N&herung).

Wird dieser Parameter auf 2 gesetzt, so pakt sich das in den Ozean fliefende
Schmelzwasser dem Geoid an

Die einzelnen Funktionen des Programms sea-level werden im folgenden kurz erldutert:

call_ocean(1)

call_ocean(2)

real_ocean

real_ocean_norm

call_ocean(3)

call_beo_script
load_history(Ice)
load_koef (Ice)

Ruft das Programm ocean auf und erzeugt damit ein gleich-
miéfiges Gitter iber die Kugel und speichert es in der Datei
“beo_ orte,,.

Ruft das Programm ocean auf und erzeugt mit Hilfe des
Programms grdlandmask aus dem GMT-Paket (Wessel &
Smith, 1995) eine Ozean-Funktion in der Datei "ocean.data’.

Erzeugt eine Topographie/Bathymetry an den Gitterpunk-
ten anhand der ETOPO5 Datanbasis” und speichert diese in
der Datei ’ocean.data’.

Legt das Nullniveau der Topographie/Bathymetry anhand
des heute vorhandenen Eisvolumens fest, speichert dieses in
der Datei 'ocean.data _’ und erzeugt eine Ozeanmaske in
der Datei ’ocean.data_’. Die Schleife {iber die beiden Pro-
gramme ocean_area (berechnet die Ozeanoberfliche) und
new_ocean (fiihrt die Normierung des Nullniveaus anhand
des Eisvolumens und der Ozeanoberfliche durch) wird so-
lange durchlaufen, bis eine hinreichende Konvergenz erreicht
ist (i.A. drei Durchlaufe).

Speichert die Orte, die auf dem Ozean liegen (oder die, die
es vielleicht einmal werden, gesteuert durch den Parameter
MAXESA) in der Datei 'beo_earth ocean.

Graphische Kontrolle der Ozean-Landverteilung.

Schreibt die Lastgeschichte des FEises.

Kopiert die Koeffizientendateien der Kugelflichenfunktions-
entwicklung des Eises aus dem in der Datei 'load koef.C’
angegebenen in das aktuelle Verzeichnis.

"Diese Datenbasis muf in dem GMT-gridformat vorliegen.
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load_history(Ocean)
SL

load_koef (Ocean)

esa

add_lola

ocean_area

koeffizienten-ea

beo_times

mulocovis

disp_test

geo_change

geoid_ein

ocean_ein

mul_geo_ocean

geo_ocean

ocean_area

geo_ocean

koeffizienten-ea

Schreibt die Lastgeschichte des Ozeans.

Steht fiir eine spezielle Last, die durch den Parameter LOAD
in der Datei ’sea-level-top-dekla.h’ ausgewéhlt wird.

Kopiert die Koeffizientendatei der Ozeanlast, die fiir den vor-
herigen Zeitpunkt als Ergebnis ermittelt worden ist, als neue
Startlastverteilung. Nur fiir den ersten Zeitpunkt wird die
Kugelflaichenfunktionsentwicklung explizit durchgefiihrt (ge-
punktete Linien).

Ermittelt das aktuelle (zu dem entsprechenden Zeitpunkt
gehorende) Eisvolumen.

Erginzt die Datei ’ocean.data’, in der die Topogra-
phie/Bathymetry enthalten ist, um eine Zeile, in der die An-
zahl der Stiitzstellen entlang der Latitude bzw. Longitude
enthalten ist, und speichert diese als 'ocean.data__ .

Berechnet die Ozeanoberfliche. Die Schleife iiber new_ocean
und ocean_area wird nur durchlaufen, wenn der Parameter
MOV_COAST gesetzt ist.

Ist ein Programmaufruf, der die Kugelflichenfunktionsent-
wicklung der Ozeanlast berechnet.

Kopiert die Datei
'beo_earth ocean_times’
zu berechnenden Zeitpunkt.

'beo_earth ocean’ nach
und erginzt diese um den

Ist ein Programmaufruf, der die Radialverschiebung und die
Geoiddnderung berechnet.
Testet, ob Konvergenz bei der Berechnung der Radialver-
schiebung und der Geoidstérung vorliegt und die Abbruch-
bedingung erfiillt ist.
Berechnet aus der Radialverschiebung und der Geoidhohe
eine neue Ozean-Lastverteilung, im einzelnen:
Liefst die Geoidhohe und die Radialverschiebung ein.
Liefst die Ozeanfunktion ein; im Falle von variablen Kiisten-
linien wird die Ozeanfunktion zundchst aus dem Volumen
des Eises (Riickgabewert der Funktion esa) und der Ozean-
oberfliche iterativ bestimmmt.
0 Land
Berechnet die Funktion: f(6,¢) = { wme
e, — u,, Wasser
Speichert die Funktion f(0,¢) ab.

Integral iiber die Funktion f(#,¢). Damit kann dann zu-
néchst (5.9) berechnet werden und anschliefend in (5.7) ein-
gesetzt werden.

Speichert die neuen Ozeanlast.

Ist ein Programmaufruf, der die Kugelflichenfunktionsent-
wicklung der Ozeanlast berechnet.



C. Island

C.1 Eismodelle

e a; b; hi ti1 t; tit1 F; Vi

" (km)  (km) (m) (Jahre AD) (km?)  (km3)
1 | 7268 37.66 918.114 —00 1890.00 1901.25 | 8599 4211
2 | 72,52 37.58 917.100 | 1890.00 1901.25 1912.50 | 8561 4188
3 | 72.36 37.50 916.086 | 1901.25 1912.50 1923.75 | 8525 4166
4 | 7220 37.41 915.071 | 1912.50 1923.75 1935.00 | 8485 4142
5 | 72.04 37.33 914.057 | 1923.75 1935.00 1946.25 | 8449 4119
6 | 71.88 37.25 913.043 | 1935.00 1946.25 1957.50 | 8412 4097
7 | 7172 37.17 912.029 | 1946.25 1957.50 1968.75 | 8375 4072
8 | 71.56 37.08 911.014 | 1957.50 1968.75 1980.00 | 8336 4051
9 | 71.40 37.00 910.000 | 1968.75 1980.00 00 8299 4029

Tab. C.1: Parameter des Eismodells VATNA-1. Dabei sind a; und b; die grofse bzw. kleine Halbachse
der Ellipse, h; die axiale Eisméachtigkeit; ¢;_1, t; und ¢;1 die Zeiten, zu denen die Eiskappe zu wachsen
beginnt, ihre maximale Mé&chtigkeit erreicht bzw. wieder abgetaut ist, F; und V; die Grundflache bzw.
das Volumen der Eiskappe. Der Mittelpunkt der elliptischen Eiskappen liegt bei 16.80°W und 64.38°N,
die grofe Halbachse ist jeweils um 107° gegen die Nord-Siid-Achse gedreht, als Querschnitt wird eine
liegende Parabel verwendet.
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C. Island

N a; b; h; ti1 t; lit1 F; Vi
| (km) (km) (m) (Jahre AD) (km?)  (km?)
1 16290 32.60 854.000 —00 1200.00 1286.25 | 6442 2934
2 |64.01 33.24 862.000 | 1200.00 1286.25 1372.50 | 6684 3073
3 | 65.28 33.83 870.000 | 1286.25 1372.50 1406.25 | 6938 3220
4 | 6641 34.49 878.000 | 1372.50 1406.25 1475.00 | 7196 3370
5 | 67.63 35.12 886.000 | 1406.25 1475.00 1543.75 | 7462 3526
6 | 68.85 35.75 894.000 | 1475.00 1543.75 1612.50 | 7733 3687
7 1 70.09 36.40 902.000 | 1543.75 1612.50 1681.25 | 8015 3856
8 | 71.34 37.05 910.000 | 1612.50 1681.25 1750.00 | 8304 4031
9 | 72.68 37.66 918.114 | 1681.25 1750.00-1890.00 1901.25 | 8599 4211
10 | 72.52 37.58 917.100 | 1890.00 1901.25 1912.50 | 8561 4188
11 | 72.36  37.50 916.086 | 1901.25 1912.50 1923.75 | 8525 4166
12 | 72.20 37.41 915.071 | 1912.50 1923.75 1935.00 | 8485 4142
13 | 72.04 37.33 914.057 | 1923.75 1935.00 1946.25 | 8449 4119
14 | 71.88 37.25 913.043 | 1935.00 1946.25 1957.50 | 8412 4097
15 | 71.72 37.17 912.029 | 1946.25 1957.50 1968.75 | 8375 4072
16 | 71.56 37.08 911.014 | 1957.50 1968.75 1980.00 | 8336 4051
17 | 71.40 37.00 910.000 | 1968.75 1980.00 o0 8299 4029

Tab. C.2: Wie Tab. C.1, jedoch fiir Eismodell VATNA-2.
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C.2 Beobachtungsdaten

Nr. | Bez. Latitude Longitude Hohe Landhebungsrate
grad min. sec. | grad min. sec | in m i.NN in mm/a

1 | HERD 63 57 34 18 40 6 771.51 5+3

2 ELDH 63 41 5 18 21 26 146.11 5+3

3 | TEIG 63 52 53 17 45 31 105.58 2+3

4 | INGO 63 48 10 16 39 3 116.61 5+3

5 | FAGU 63 52 29 16 39 90.88 5+2

6 | SVIN 63 57 43 16 51 36 144.52 2+3

7 | KVIS 63 55 42 16 30 4 137.46 2+2

8 BREI 64 2 38 16 22 41 87.86 5+ 2

9 | HROL 64 6 16 4 33 92.91 5+2
10 | UPPS 64 12 30 15 43 23 105.95 1£2
11 | HOFF 64 25 5 15 23 41 123.17 2+1
12 | GILD 64 21 32 15 20 50 82.80 2+1
13 | STAP 64 19 40 15 15 3 109.51 2+1
14 | HOFN 64 16 1 15 11 54 81.48 0+1
15 | VEGA 64 17 24 15 10 41 73.65 0+1
16 | LAUD 64 53 46 15 21 55 708.08 2+2

Tab. C.3: Beobachtungsorte in Island im WGS84-System und beobachtete Landhebungsrate mit Un-
sicherheit. Es ist zu beachten, daf die angegebenen Landhebungsraten relative Angaben beziiglich der

Station HOFN sind (Sjoberg et al., 2000).



D. Fennoskandien

D.1 Beobachtete Landhebung

Im folgenden sind die Daten fiir die einzelnen Hebungskurven tabelliert. Dabei bedeutet Atiac das
Radiokarbonalter, At das siderische Alter (vor 1950 AD), hrgsy, der relative Meeresspiegelanstieg
und ee, der eustatische Meeresspiegelanstieg (nach SPECMAP, Imbrie et al. (1984)). Fiir die
Strandlinienhdhe gilt hobg = ARSL — €ey- Die Daten von Angermanland und Visterbotten sind

nicht “C-korrigiert worden, da diese nach der (absoluten) Warvenchronologie datiert sind.

Atisc (aBP) At (aBP)  hggr, (m) eeu (m) hgpg (m)

18500 21970 35 -130 165
15500 18520 35 -117 152
11000 13000 0 —64 64
10000 11340 0 52 52
6530 7430 9 -21 30
4500 5210 7 -6 13

Tab. D.1: Daten fiir Andfjord und Andgya (69.10°N 16.00°E)
(Tushingham & Peltier, 1993; Mgller, 1984; Vorren & Moe, 1986;
Vorren et al., 1988).

Atiuc (@ BP) At (aBP) hggp (m) eeu (m) hgpg (m)

- 8022 139 -32 171
- 7775 128 -30 158
- 6890 104 -23 127
- 6246 90 -19 109
- 6098 79 -18 97
- 5791 80 -14 95
- 5613 76 -12 89
- 4432 54 —6 60
- 4172 51 —6 58
- 3996 48 -7 55
- 3486 41 —6 47
- 2799 30 -5 35
- 2761 29 -5 34
- 2443 26 -3 29
- 1857 18 -0 18
- 1395 12 2 10
- 1039 10 4 6
- 600 6 2 3
204 4 1 3

Tab. D.2: Daten fiir Angermanland (62.90°N 17.87°E) (Lidén,
1938; Lliboutry, 1971; Cato, 1985, 1987, 1992). (Die Datierung be-
ruht auf der Warvenchronologie, eine 14C-Korrektur ist daher nicht
notwendig.)
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Atiuc (aBP) At (a BP)  hggp (m)  eeu (m) hgpg (m)

12700 15340 25 86 112
12100 14100 29 79 107
10900 12940 38 —63 101
10300 12110 32 —56 88
10200 11930 30 —955 85
10100 11660 34 -53 87
10100 11660 32 -53 85
10100 11660 23 -53 7
10000 11340 32 —52 85
10000 11340 29 -52 81
9900 11240 24 51 75
9900 11240 23 51 74
9500 10720 23 —47 69
7400 8190 11 27 38

Tab. D.3: Daten fiir Sotra bei Bergen (60.20°N 5.07°E) (Kaland
et al., 1984; Krzywinski & Stabell, 1984; Anundsen, 1985; Tushing-
ham & Peltier, 1993).

At14c (a BP) At (a BP) hRSL (m) €eu (m) h‘ObS (m)

11240 13170 160 —67 227
10450 12680 133 —58 191
10200 11930 124 -55 179
10050 11560 108 -53 161
9950 11280 100 —52 152
9300 10500 65 —44 109

Tab. D.4: Daten fiir Billingen (58.50°N 13.72°E) (Bjorck & Di-
gerfeldt, 1986).

Atisc (aBP) At (a BP)  hggp (m)  eeu (m) hgpg (m)

11900 13860 122 ~76 198
11400 13410 119 —69 188
10300 12110 116 -56 172
9900 11240 88 —51 139
9700 11160 105 —49 154
9500 10720 92 —47 139
9300 10500 64 —44 108
9100 10230 52 —42 94
8700 9650 43 -38 81
6000 6800 30 =17 47
5300 6030 27 -9 36
4700 5460 21 -6 27
3800 4160 16 -7 23
2500 2700 9 -3 12

Tab. D.5: Daten fiir Bjugn (63.77°N 9.82°E) (Svendsen & Man-
gerud, 1987).
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Atiuc (aBP) At (a BP)  hggp (m)  eeu (m) hgpg (m)

8000 8990 -3 -32 29
7500 8340 -1 —28 27
7000 7810 -2 —24 22
6000 6800 -1 -17 16
5000 5730 5 -5 10
4000 4430 5 -7 12
3000 3200 6 -6 12
2000 1950 5 -1 6
1000 950 3 3 0

Tab. D.6: Daten fiir Blekinge (56.20°N 16.00°E) (Berglund, 1964,
1971; Tushingham & Peltier, 1993).

Atisc (a BP) At (a BP)  hgg, (m) eeu (m) hgpg (m)

10800 12890 115 —62 177
10600 12790 121 -59 180
10200 11930 96 55 151
10000 11340 79 52 131
9600 11060 55 —48 103
9200 10330 45 —43 88
6100 6960 33 -18 51
5300 5940 23 -9 32
2800 2880 16 -5 21
2600 2750 12 -4 16

Tab. D.7: Daten fiir Bohusldn (58.40°N 11.51°E) (Miller & Ro-
bertsson, 1988a,b).

Atisc (aBP) At (aBP)  hgpgr, (m) eeu (m) hgpg (m)

12400 14340 32 -82 114
10300 12110 32 -56 88
10000 11340 28 —52 80
10000 11340 23 —52 75
9800 11200 17 -50 67
9800 11200 16 -50 66
9500 10720 8 —47 55
9500 10720 8 —47 55
9500 10720 8 —47 54
9350 10560 20 45 65
9200 10330 5 43 48
8700 9650 5 -38 43
8200 9130 8 -34 42
6750 7597 5 -22 27
5300 6030 8 -9 17
5100 5890 8 -6 14
2700 2780 5 —4 9

Tab. D.8: Daten fiir Bgmlo (59.61°N 5.23°E) (Feegri, 1944; Hafs-
ten, 1979; Kaland, 1984; Anundsen, 1985).
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Atiuc (aBP) At (a BP)  hggp, (m)  eeu (m) hgpg (m)

9040 10210 4 —42 46
7940 8760 6 =31 37
6515 7430 6 -20 26
6395 7310 14 —20 34
6225 7180 5 -18 23
5740 6500 7 -14 21
5255 5990 8 -8 16
4715 5470 10 -6 15

Tab. D.9: Daten fiir Dalnie Zelentsy und Shelpinsky Bay (69.15°N
36.15°E) (Snyder et al., 1996).

Atisc (a BP) At (a BP)  hggp, (m) eeu (m) hgpg (m)

13010 15640 16 -90 106
Tab. D.10: Daten fiir Dybvad (57.28°N 10.37°E) (Richardt,
1996).
Atiuc (@ BP) At (aBP) hggp, (m) eeu (m) hgpg (m)
8000 8990 57 -32 89
7000 7810 47 -24 71
6000 6800 38 -17 55
5000 5730 30 ) 35
4000 4430 23 -7 30
3000 3200 17 -6 23
2000 1950 10 -1 11
1000 950 6 4 2

Tab. D.11: Daten fiir Fjallbacka (58.60°N 11.20°E) (Tushingham
& Peltier, 1993).

Atisc (aBP) At (a BP) hggp (m)  eeu (m) hgpg (m)

10300 12110 35 -56 91
9500 10720 28 —47 75
9500 10720 12 —47 58
9100 10230 8 —42 50
8600 9540 4 -37 41
8300 9300 8 -35 42
8000 8990 9 -32 41
7200 8000 11 -25 36
7200 8000 11 -25 36
6900 7690 7 -23 30
6000 6800 11 -17 28
5300 6030 9 -9 18
4200 4820 7 -6 13
2600 2750 4 -4 8
1900 1850 2 -0 3

Tab. D.12: Daten fiir Fonnes (60.79°N 4.98°E) (Hafsten, 1979;
Kaland, 1984).
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Atisc (aBP) At (a BP)  hggp (m)  eeu (m) hgpg (m)

14700 17600 12 -110 122
14000 16800 30 -102 132
12400 14340 25 —82 107
12400 14340 16 -82 98
12100 14100 16 79 95
12030 14080 20 78 98
12020 14070 20 —78 98
11700 13610 7 73 80
11360 13340 4 -69 73
11300 13180 6 —68 74
7000 7810 15 24 39
6000 6800 13 -17 30
5000 5730 10 -5 15
4000 4430 6 7 13
3000 3200 2 —6 8
2000 1950 0 -1 1

Tab. D.13: Daten fiir Frederikshaven (57.45°N 10.52°E) (Tus-
hingham & Peltier, 1993; Richardt, 1996).

At14c (a BP) At (a BP) hRSL (m) €eu (m) h‘ObS (m)

10500 12690 170 —58 228
10300 12110 170 -56 226
10200 11930 154 -55 209
9700 11160 143 —49 192
9600 11060 119 —48 167
9500 10720 109 —47 156
8600 9540 91 37 128
8500 9510 90 37 127
8500 9510 83 =37 120
8300 9300 72 -35 107
8200 9130 72 -34 106
5900 6730 42 -16 58

4000 4430 27 -7 34

Tab. D.14: Daten fiir Frosta (63.63°N 10.91°E) (Svendsen & Man-
gerud, 1987).

Atisc (aBP) At (aBP)  hggr, (m) eeu (m) hgpg (m)

10400 12340 45 -7 102
9700 11160 40 —-49 89
9200 10330 27 -43 70
4900 5620 14 -5 19

Tab. D.15: Daten fiir Frgya (63.70°N 8.75°E) (Svendsen & Man-
gerud, 1987).
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Atiuc (aBP) At (a BP)  hggp (m)  eeu (m) hgpg (m)

9000 10200 19 —41 60
8000 8990 18 -32 50
7000 7810 24 —24 48
6000 6800 23 -17 40
5000 5730 17 -5 22
4000 4430 13 -7 20
3000 3200 9 -6 15
2000 1950 6 -1 7
1000 950 1 4 -3

Tab. D.16: Daten fiir Géteborg (57.70°N 11.70°E) (Tushingham
& Peltier, 1993).

At (a BP) At (a BP)  hggp, (m) eeu (m) hgpg (m)

7200 8000 114 -25 140
6500 7430 102 -20 122
6200 7160 106 -18 124
6000 6800 90 -17 107
5700 6470 83 -13 96
5500 6290 73 -11 84
5300 6030 63 -9 72
3900 4370 47 -7 54
3700 4040 50 -6 56
3400 3650 36 -6 42
2900 3010 27 -5 32
2300 2340 21 -2 23
1600 1510 9 1 8

Tab. D.17: Daten fiir Hilsingland (61.85°N 17.15°E) (Oster,
1943; Lundquist, 1962).

Atisc (aBP) At (a BP)  hggp (m)  eeu (m) hgpg (m)

10200 11930 80 -95 135
9600 11060 45 —48 93
9300 10500 52 —44 97
Tab. D.18: Daten fiir Hangassuo (60.70°N 27.70°E) (Eronen,

1976).

Atisc (a BP) At (aBP)  hggr, (m) eeu (m) hgpg (m)
9680 11160 100 —49 149
9420 10660 68 -46 114
Tab. D.19: Daten fiir Hardanger (60.43°N 6.98°E) (Helle et al.,
1997).
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Atisg (aBP) At (aBP)  hggr, (m)  eeu (m) hghg (m)
10224 11940 109 55 164
10224 11940 94 -55 149
9972 11310 90 ~52 142
9589 10970 67 48 115
8950 10170 50 41 91
8257 9260 37 34 71
8000 8990 35 -32 67
7700 8438 35 -29 64
7449 8230 31 —27 58
7400 8190 35 —27 62
7300 8100 35 -26 61
7200 8000 35 -25 60
6950 7770 36 -23 59
6500 7430 34 ~20 54
6100 6960 33 18 51
5260 6000 28 -8 36
3766 4140 22 -6 28
1950 1880 11 -1 12

Tab. D.20: Daten fiir Helsinki (60.16°N 24.95°E) (Donner, 1964;
Hyvérinen, 1980; Eronen & Haila, 1982; Gliickert & Risaniemi,

1982).

Atiuc (@ BP) At (aBP) hggy, (m) eeu (m) hgpg (m)
14080 16880 12 -103 115
13610 16340 15 97 112
12770 15410 15 -87 102
12650 15290 12 -86 98
12520 14760 8 -84 92
12460 14340 7 -83 90
12370 14320 7 82 89
12240 14160 10 -80 90
12230 14150 7 -80 87
12190 14130 11 -80 91
12130 14110 6 =79 85
12120 14110 9 79 88
11980 14060 3 -7 80
11950 14030 6 -7 82
11950 14030 3 -7 80
11710 13690 7 74 81

Tab. D.21: Daten fiir Hirtshals (57.56°N 10.08°E) (Richardt,

1996).
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Atiuc (aBP) At (a BP)  hggp (m)  eeu (m) hgpg (m)

12000 14070 96 77 173
9900 11240 76 -51 127
9800 11200 42 50 92
9700 11160 59 —49 108
9545 10750 50 —47 97
9315 10520 39 —45 84
8780 9760 42 -39 82
7760 8530 28 -30 58
5200 5940 18 8 26

Tab. D.22: Daten fiir Hitra und Tjeldbergodden (63.52°N 8.95°E)
(Svendsen & Mangerud, 1987; Solem & Solem, 1997).

At (a BP) At (a BP)  hggp, (m) eeu (m) hgpg (m)

11500 13460 129 -71 200
11400 13410 127 —69 196
11000 13000 124 —64 188
11000 13000 123 —64 187
10850 12910 120 —62 182
10550 12650 111 -59 170
10500 12690 109 —58 167
10300 12110 102 —56 157
10300 12110 102 —56 157
10300 12110 102 —56 157
10300 12110 101 -56 157
10200 11930 93 55 148

Tab. D.23: Daten fiir Hunneberg (58.32°N 12.44°E) (Bjoérck &
Digerfeld, 1982).

Atisc (aBP) At (a BP)  hggp (m) eeu (m) hgpg (m)

7000 7810 30 -24 54
6000 6800 24 -17 41
5000 5730 19 -5 24
4000 4430 13 =7 20
3000 3200 9 —6 15

Tab. D.24: Daten fiir Inggya (71.06°N 24.00°E) (Tushingham &
Peltier, 1993).
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Atiuc (aBP) At (a BP)  hggp (m)  eeu (m) hgpg (m)

13200 15870 14 -92 106
13100 15750 16 -91 107
11400 13410 14 —69 83
10800 12890 20 —62 82
10500 12690 6 —58 64
10500 12690 11 -58 69
10500 12690 16 -58 74
10250 11960 14 55 70
10000 11340 5 —52 57
9900 11240 11 -51 62
9000 10200 1 —41 42
8000 8990 4 -32 36
4000 4430 4 =7 11
3000 3200 2 —6 8
2000 1950 1 -1 2
1000 950 1 4 -3

Tab. D.25: Daten fiir Jeeren (59.00°N 5.50°E) (Thomsen, 1982;
Anundsen, 1985; Tushingham & Peltier, 1993).

At14c (a BP) At (a BP) hRSL (m) €eu (m) h‘ObS (m)
6500 7430 42 -20 62
Tab. D.26: Daten fiir Kisko (60.38°N 23.77°E) (Eronen, 1974).

At14c (a BP) At (a BP) hRSL (m) €eu (m) hObS (m)
9500 10720 57 —A47 104

Tab. D.27: Daten fiir Kola (69.00°N 35.00°E) (Tushingham &
Peltier, 1993).

Atisc (aBP) At (aBP)  hgpgr, (m) eeu (m) hgpg (m)

7000 7810 25 —24 49
6000 6800 24 -17 40
5000 5730 16 -5 21
4000 4430 13 -7 20
3000 3200 8 -6 14
Tab. D.28: Daten fiir Képu (58.90°N 22.23°E) (Kessel & Raukas,
1979).
Atisc (aBP) At (aBP)  hgpgr, (m) eeu (m) hgpg (m)
9180 10260 82 —43 125
9040 10210 99 —42 141
8820 9900 50 —40 90
8500 9510 43 =37 80
7720 8450 38 -30 68
6270 7230 29 -19 47
6110 6970 28 -18 45
4340 4870 18 -6 25
3830 4230 15 -7 22
3070 3320 15 -6 21
2750 2850 10 -5 15
2630 2750 8 —4 12

Tab. D.29: Daten fiir Kragerg (58.85°N 9.33°E) (Stabell, 1980;
Anundsen, 1985).
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Atiuc (aBP) At (a BP)  hggp (m) eeu (m) hgpg (m)

6855 7680 4 -23 27

6210 7170 6 -18 24

4760 5520 8 -6 14

1175 1060 3 3 0
Tab. D.30: Daten fiir Cape Krasny (68.73°N 37.46°E) (Snyder
et al., 1996).

Atiuc (a BP) At (aBP) hggy, (m) eeu (m)  hgpg (m)

8950 10170 180 —41 221
8257 9260 150 -34 184
7449 8230 90 —27 117
6950 7770 82 -23 105
5260 6000 67 -8 75
3766 4140 52 -6 58
1950 1880 27 -1 28

Tab. D.31: Daten fiir Kristiinankaupunki (62.27°N 21.38°E)
(Donner, 1964).

Atiug (aBP) At (aBP) hggy (m) cou (m) hgps (m)

11150 13140 140 —66 207
11050 13020 134 —65 199
11000 13000 135 —64 199
10800 12890 124 —62 186
10500 12690 122 —58 180
10300 12110 121 —56 177
10150 11800 112 -54 165
10150 11800 110 -4 163
10000 11340 98 —52 150
9800 11200 88 -50 138
9800 11200 78 -50 128

Tab. D.32: Daten fiir Kroppefjall (58.63°N 12.27°E) (Bjorck &
Digerfeldt, 1991).

Atiuc (@ BP) At (aBP) hggp, (m) eeu (m) hgpg (m)
7775 8558 90 -30 121
Tab. D.33: Daten fiir Kuortane (62.88°N 23.52°E) (Eronen,
1974).

At14c (a BP) At (a BP) hRSL (m) €eu (m) h‘ObS (m)

11200 13160 60 67 127
7000 7810 14 —24 38
6000 6800 14 -17 31
5000 5730 13 -5 18
4000 4430 8 -7 15
3000 3200 6 —6 12

Tab. D.34: Daten fiir Kvalvika (69.50°N 18.00°E) (Tushingham
& Peltier, 1993).
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Atiuc (aBP) At (a BP)  hggp (m)  eeu (m) hgpg (m)

9100 10230 167 —42 209
9020 10200 175 —41 216
8510 9510 144 =37 181
8230 9234 107 -34 140
8010 8990 94 -32 126
6590 7480 81 -21 102

Tab. D.35: Daten fiir Lauhanvuori (62.00°N 22.00°E) (Salomaa,
1982; Salomaa & Matiskainen, 1985).

Atisc (aBP) At (aBP)  hggr, (m) eeu (m) hgpg (m)

12400 14340 18 -82 100
12200 14140 23 =80 103
12100 14100 17 =79 96
11500 13460 8 -71 79
10500 12690 7 -58 65

Tab. D.36: Daten fiir Leingy (62.33°N 5.70°E) (Svendsen & Man-
gerud, 1987, 1990).

Atiug (aBP) At (aBP) hggy (m) cou (m) hgps (m)

9000 10200 -11 —41 30
8000 8990 -8 -32 24
7000 7810 2 —24 26
6000 6800 3 =17 20
5000 5730 3 -5 8
4000 4430 7 -7 14
3000 3200 3 -6 9
2000 1950 2 -1 3
1000 950 1 4 -3
Tab. D.37: Daten fiir Lista (58.14°N 6.73°E) (Tushingham & Pel-
tier, 1993).

Atiuc (aBP) At (a BP)  hggp, (m)  eeu (m) hgpg (m)

8350 9420 -2 =35 33
8040 9000 -1 -32 31
5980 6780 7 -17 24
5800 6630 7 -15 22
5250 6000 8 -8 16
4910 5630 8 -5 13
4740 5490 8 —6 13
4000 4430 7 -7 14
2460 2480 8 -3 11
2330 2350 8 -2 10
2060 2000 8 -1 9

Tab. D.38: Daten fiir den Lofoten (68.09°N 13.56°E) (Mgller,
1984; Vorren & Moe, 1986).
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Atiuc (aBP) At (a BP)  hggp (m)  eeu (m) hgpg (m)

12200 14140 5 -80 85
10400 12340 30 -7 87
9800 11200 27 -50 77
9700 11160 25 —49 74
9400 10580 23 —46 68
9000 10190 20 —41 61
6600 7480 11 -21 32
6100 6960 13 -18 31
5600 6390 13 -12 25
4700 5460 12 -6 17
4000 4430 8 -7 14
2000 1950 5 -1 6
Tab. D.39: Daten fiir Lyfjord (69.77°N 18.73°E) (Hald & Vorren,

1983).

Atisc (a BP) At (aBP)  hggr, (m) eeu (m) hgpg (m)

14650 17540 2 -109 111
14270 17100 8 -105 113
13900 16670 22 -101 123

Tab. D.40: Daten fiir /*Ngrre*/ Lyngby (57.43°N 9.76°E) (Ri-
chardt, 1996).

Atiuc (@ BP) At (aBP) hggy, (m) eeu (m) hopg (m)
6800 7660 8 —22 30
3100 3330 4 -6 10
Tab. D.41: Daten fiir Mandal (58.02°N 7.70°E) (Tushingham &
Peltier, 1993).

At14c (a BP) At (a BP) h‘RSL (m) €eu (m) hObS (m)

10340 12290 123 -56 179
9230 10400 111 —44 155
8950 10160 92 —41 133
8680 9580 66 -38 104
8450 9490 103 -36 139
7085 7940 52 —24 76
7080 7930 48 —24 72
6180 7040 52 -18 70
4245 4830 18 -6 24
3750 4090 18 -6 24
1570 1430 7 1 6

1545 1410 7 1 6

Tab. D.42: Daten fiir Neergy (64.85°N 11.44°E) (Ramfjord, 1982).

Atisc (aBP) At (aBP)  hgpgr, (m) eeu (m) hgpg (m)

7000 7810 8 -24 32
6000 6800 10 =17 27
5000 5730 8 -5 13
4000 4430 5 -7 12
3000 3200 2 -6 8

Tab. D.43: Daten fiir Narva (59.34°N 28.17°E) (Kessel & Raukas,
1979; Tushingham & Peltier, 1993).
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Atiuc (aBP) At (a BP)  hggp (m) eeu (m) hgpg (m)

9000 10190 8 —41 49
8000 8990 15 -32 47
7000 7810 19 —24 43
6000 6800 16 -17 33
5000 5730 9 -5 14
4000 4430 10 -7 17
3000 3200 7 -6 13
2000 1950 4 -1 5
1000 950 1 4 -3

Tab. D.44: Daten fiir Onsala (57.34°N 12.00°E) (Tushingham &
Peltier, 1993).

Atisc (a BP) At (a BP)  hggp, (m) eeu (m) hgpg (m)

10240 11950 221 —52 273
9350 10560 142 —45 187
8140 9038 75 -33 108
5000 5728 26 ) 31
2480 2543 9 -3 12
Tab. D.45: Daten fiir Oslo (59.94°N 10.72°E) (Hafsten, 1956,
1979).
Atisc (aBP) At (aBP)  hgpgr, (m) eeu (m) hgpg (m)
10240 11950 185 -85 240
9350 10560 115 —45 160
8140 9038 60 =33 93
5000 5728 20 -5 25
2480 25643 8 -3 11

Tab. D.46: Daten fiir Ostfold (59.14°N 10.99°E) (Hafsten, 1979).

Atisc (aBP) At (aBP)  hgpgr, (m) eeu (m) hgpg (m)

8850 9920 58 —40 98
8000 8990 47 -32 79
5900 6730 32 -16 48
3750 4090 20 -6 26
2360 2350 7 -3 10

Tab. D.47: Daten fiir Porsgrunn (59.08°N 9.75°E) (Stabell, 1980).

Atiuc (@ BP) At (aBP) hggp (m) eeu (m) hgpg (m)

8420 9470 92 -36 127
7835 8600 88 -31 118
7400 8180 86 27 113
7175 7970 80 -25 106
6915 7720 72 -23 95
6515 7430 56 -20 7

Tab. D.48: Daten fiir Rejmyra (58.77°N 15.99°E) (Persson, 1979).
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1985).

1981).

Atiuc (aBP) At (aBP) hggy, (m) eeu (m) hops (m)
11800 13820 109 -75 184
11500 13460 108 -71 179
10700 12850 89 61 150
10200 11930 73 -85 128
10100 11660 64 -53 117
10100 11660 62 -53 115
10050 11560 51 -3 104
10000 11340 48 -52 100
9850 11220 51 -50 101
9850 11220 51 -50 101
9700 11160 48 —49 97
9600 11060 37 —48 85

Tab. D.49: Daten fiir Risveden (57.92°N 12.17°E) (Svedhage,

Atisc (aBP) At (aBP)  hggr, (m) eeu (m) hgpg (m)
9070 10220 207 —42 249
9290 10500 188 —44 232
8850 9920 197 —40 237
8700 9650 142 -38 180
8420 9470 116 -36 152
8020 8990 110 -32 142
7810 8590 92 =30 122
7000 7810 90 -24 114
6250 7190 79 -19 98
5220 5950 70 -8 7
3500 3770 35 -6 41

Tab. D.50: Daten fiir Rovaniemi (66.50°N 25.00°E) (Saarnisto,

Atuc (aBP) At (aBP) hggp (m) eeu (m)  hopg (m)

3900 4370 12 -7 18

Tab. D.51: Daten fiir Saaremaa (58.29°N 22.50°E) (Tushingham
& Peltier, 1993).

Atiuc (@ BP) At (aBP) hggp, (m) eeu (m) hgpg (m)
12350 14310 78 82 159
12150 14120 72 79 151
12000 14070 68 -7 146
11800 13820 64 75 138
11250 13170 51 68 119
11100 13130 46 —66 112
10900 12940 43 63 106
10900 12940 42 63 106
10100 11660 31 -53 84
9800 11200 17 -50 67

Tab. D.52: Daten fiir Sandsjobacka (57.57°N 12.10°E) (Péasse,

1987).
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Atiuc (aBP) At (a BP)  hggp (m) eeu (m) hgpg (m)

10400 12340 186 57 243
9600 11060 146 —48 194
9200 10330 120 —43 163
8800 9860 80 -39 119
8100 9010 80 -33 113
6400 7320 53 -20 73
5500 6290 44 -11 55
3400 3650 24 -6 30

Tab. D.53: Daten fiir Ski (59.71°N 10.85°E) (Sgrensen, 1979;
Hafsten, 1979).

Atisc (a BP) At (a BP)  hggp, (m) eeu (m) hgpg (m)

7000 7810 4 -24 28
6000 6800 5 -17 22
5000 5730 8 -5 13
4000 4430 6 -7 13
3000 3200 5 -6 11

Tab. D.54: Daten fiir Skjaeafassen (70.00°N 21.00°E) (Tushing-
ham & Peltier, 1993).

Atug (ABP) At (aBP) hpgy (m) eeu (m) hops (m)
9500 10720 9 —47 56
7300 8100 9 -26 35
Tab. D.55: Daten fiir Skuloy (62.70°N 6.20°E) (Tushingham &
Peltier, 1993).
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Atiuc (aBP) At (a BP)  hggp (m) eeu (m) hgpg (m)

12200 14140 103 -80 183
12100 14100 94 79 172
11800 13820 86 =75 161
11300 13180 77 —68 145
11100 13130 74 —66 140
11000 13000 70 —64 134
10850 12910 68 —62 130
10500 12690 62 —58 120
10300 12110 59 -56 114
10300 12110 54 -56 110
10300 12110 44 —56 100
10300 12110 41 —56 97
10300 12110 59 —56 115
10300 12110 59 -56 115
10300 12110 59 -56 115
10300 12110 59 -56 115
10250 11960 32 -85 87
10150 11800 28 —54 82
10000 11340 19 -52 71
10000 11340 16 -952 68
10000 11340 11 —52 63
10000 11340 1 —52 53
9950 11280 26 -952 78
9900 11240 26 -51 77
9600 11060 19 —48 67
9600 11060 17 —48 64
9550 10760 19 —47 66
9500 10720 26 —A47 73
9470 10710 26 —46 72
9300 10500 29 —44 73
9300 10500 29 —44 73
9270 10480 26 —44 70
8950 10170 20 —41 61
8440 9480 17 -36 53
Tab. D.56: Daten fiir Skvarran (57.19°N 16.15°E) (Svensson,

1991).

At14c (a. BP) At (a BP) hRSL (m) €eu (m) hObS (m)

7000 7810 3 24 26
6000 6800 4 -17 21
5000 5730 3 -5 8
4000 4430 3 -7 9
3000 3200 2 —6 8
2000 1950 1 -1 2
1000 950 0 4 -3

Tab. D.57: Daten fiir Soborg (56.50°N 13.00°E) (Tushingham &
Peltier, 1993).
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Atiuc (aBP) At (a BP)  hggp (m) eeu (m) hgpg (m)

9900 11240 110 -51 161
9000 10190 82 —41 123
9000 10190 78 —41 119
8700 9650 69 -38 107
8600 9540 62 37 99
8300 9300 54 -35 89
7500 8340 52 -28 80
6500 7430 41 -20 61
6100 6960 45 -18 63
5600 6390 36 -12 48
4900 5620 32 -5 37
4700 5460 28 -6 34
4700 5460 23 -6 29
3800 4160 24 -7 31
3700 4040 23 -6 29
2600 2750 10 -4 14

Tab. D.58: Daten fiir Sodertorn (59.16°N 18.04°E) (Florin, 1957;
Risberg & Karlson, 1989; Risberg et al., 1991; Risberg, 1991).

At14c (a BP) At (a BP) hRSL (m) €eu (m) h‘ObS (m)
12200 14140 48 -80 128
10200 11930 39 -95 94

Tab. D.59: Daten fiir Stette (62.49°N 6.63°E) (Svendsen & Man-
gerud, 1987).

Atiuc (@ BP) At (aBP) hggy, (m) eeu (m) hgpg (m)

8950 10160 88 —41 129
6170 7020 54 -18 73
5200 5930 41 -8 49
5160 5920 35 -7 42
5020 5740 36 -5 42
4900 5610 30 -5 35
4800 5580 31 -5 37
4240 4830 24 —6 30
4235 4830 23 -6 30
3995 4430 18 -7 24
3750 4090 21 -6 28
3120 3360 16 -6 21
2660 2760 14 -4 18
2160 2140 10 -2 11
2070 2020 7 -1 8
1940 1880 7 -0

1380 1290 5 2 3

Tab. D.60: Daten fiir Stockholm (59.32°N 18.09°E) (Ase &
Bergstrom, 1982).
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Atiuc (aBP) At (a BP)  hggp (m) eeu (m) hgpg (m)

12700 15340 44 -86 130
11800 13820 36 ~75 111
11100 13130 31 —66 97
10000 11340 26 —52 78
9700 11160 7 —49 56
8250 9260 1 -34 35
8200 9130 7 -34 41
7900 8650 13 =31 44
4200 4820 7 -6 13

Tab. D.61: Daten fiir Sula (62.43°N 6.25°E) (Svendsen & Man-
gerud, 1987).

At (a BP) At (a BP)  hggp, (m) eeu (m) hgpg (m)

9800 11200 10 -50 60
9600 11060 10 —48 58
8400 9450 17 -36 53
7500 8340 12 -28 40
7100 7940 23 -25 48
7000 7810 22 —24 46
6100 6960 7 -18 24
6000 6800 11 -17 28
6000 6800 21 =17 38
5000 5730 15 -5 20
4000 4430 11 -7 18
3000 3200 7 -6 13

Tab. D.62: Daten fiir Tallinn (59.36°N 24.81°E) (Kessel & Rau-
kas, 1979; Tushingham & Peltier, 1993).

Atiuc (@ BP) At (aBP) hggy, (m) eeu (m) hgps (m)
11800 13820 113 =75 188
10600 12790 90 -59 149
Tab. D.63: Daten fiir Tingvoll (62.91°N 8.25°E) (Tushingham &
Peltier, 1993).
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Atiuc (aBP) At (aBP) hggy, (m) eeu (m) hops (m)
11050 13020 66 —65 131
10800 12890 63 —62 125
10300 12110 54 -56 110
10300 12110 42 —56 98
10300 12110 57 -56 113
10300 12110 57 -56 113
10300 12110 57 -6 113
10300 12110 58 -6 114
10300 12110 58 -56 114
10300 12110 58 -56 114
10300 12110 57 —56 113
10300 12110 57 —56 113
10250 11960 32 -5 87
10200 11930 29 —54 83
10050 11560 26 -52 78
10050 11560 23 -952 75
10000 11340 11 -52 63
10000 11340 3 -952 55
9600 11060 12 —48 60
9500 10720 23 —A47 70
9350 10560 27 —45 72
9300 10500 27 —44 71
9300 10500 28 —44 72
9300 10500 26 —44 70
9300 10500 28 —44 72
9100 10230 23 —42 66
9000 10190 19 —41 60
8700 9650 15 -38 53

Tab. D.64: Daten fiir Torsburgen (57.41°N 18.73°E) (Svensson,
1991).

Atisc (a BP) At (aBP)  hggr, (m)  eeu (m)  hgpg (m)
8100 9010 —4 -33 29
7900 8650 -6 =31 26

Tab. D.65: Daten fiir Trelleborg (55.36°N 13.40°E) (Tushingham

& Peltier, 1993).

Atiuc (@ BP) At (aBP) hggp (m) eeu (m) hgpg (m)
8780 9760 34 -39 73
7750 8530 24 =30 54
5620 6400 23 -12 35
Tab. D.66: Daten fiir Varanger (70.00°N 29.00°E) (Donner et al.,
1977).
Atiuc (@ BP) At (a BP) hggp, (m) eeu (m) hgpg (m)
- 8900 177 —40 217
- 8646 163 -38 201
- 6321 84 -19 103
3100 29 -6 35

Tab. D.67: Daten fiir

Visterbotten (63.97°N 19.88°E) (Granlund,
1943; Renberg & Segerstrom, 1981). (Die Datierung beruht auf der
Warvenchronologie, eine 14C-Korrektur ist daher nicht notwendig.)
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Atiuc (aBP) At (aBP) hggy, (m) eeu (m) hops (m)
10000 11340 183 52 235
9900 11240 185 -51 236
9900 11240 173 51 224
8800 9860 90 -39 129
8200 9130 72 34 106
8000 8990 72 -32 104
7500 8340 67 —28 95
6100 6960 49 -18 67
3800 4160 24 -7 31
1600 1510 10 1 9

Tab. D.68: Daten fiir Verdalsgra (63.80°N 11.48°E) (Svendsen &
Mangerud, 1987).

1979).

Atiuc (@ BP) At (a BP) hggp, (m) eeu (m) hgpg (m)
10280 12090 143 —56 198
9340 10560 88 —45 133
8710 9680 62 -38 101
8000 8990 50 -32 82
7900 8650 50 =31 81
5570 6320 32 -12 43
5460 6280 32 -11 42
5280 6010 26 -8 35
4340 4870 26 -6 32
4120 4590 26 -7 33
2920 3080 13 -5 18
2425 2380 8 -3 11
2400 2360 11 -3 14
2260 2320 8 -2 10
1200 1130 3 3 1

Tab. D.69: Daten fiir Vestfold (59.16°N 10.22°E) (Henningsmoen,

Atiuc (@ BP) At (aBP) hgrgp (m) eeu (m) hgpg (m)

6480 7422 94 -20 114

Tab. D.70: Daten fiir Ylikiiminki (64.93°N 26.50°E) (Eronen,

1974).
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D.2 Beobachtete Landhebungsgeschwindigkeit

Im folgenden ist die Landhebungsgeschwindigkeit fiir Fennoskandien tabelliert.

Ort Latitude (°) Longitude (°) Landhebungsrate (mm/a)
Liepaja 56.5333 20.9833 -0.30
Kronstadt 59.9833 29.7833 0.09
Hamina 60.5667 27.1833 1.67
Helsinki 60.1500 24.9667 2.28
Hanko 59.8167 22.9667 2.99
Turku 60.4167 22.1000 4.05
Degerby 60.0333 20.3833 4.11
Lemstrom 60.1000 20.0167 4.57
Lypyrtti 60.6000 21.2333 5.06
Rauma 61.1333 21.4833 5.22
Mantyluoto 61.6000 21.4833 6.31
Kaskinen 62.3833 21.2167 7.11
Vaasa 63.1000 21.5667 7.62
Pietarsaari 63.7000 22.7000 8.04
Raahe 64.7000 24.5000 7.54
Oulu 65.0333 25.4333 6.66
Kemi 65.7333 24.5500 7.14
Furuégrund 64.9167 21.2333 8.75
Ratan 64.0000 20.9167 8.16
Draghillan 62.3333 17.4667 7.57
Gavle 60.6833 17.1667 5.90
Bjorn 60.6333 17.9667 5.95
Stockholm 59.3167 18.0833 3.98
Gronskir 59.2667 19.0333 3.97
Sodertélje 59.2000 17.6333 3.66
Landsort 58.7500 17.8667 3.06
Visby 57.6500 18.3000 1.45
Olands 57.3667 17.1000 1.29
Kungsholmsfort 56.1000 15.5833 0.20
Ystad 55.4167 13.8167 —0.62
Klagshamn 55.5167 12.9167 —-0.04
Varberg 57.1000 12.2167 0.77
Smogen 58.3667 11.2167 1.99
Oslo 59.9000 10.7500 4.10
Nevlunghavn 58.9667 9.8833 1.56
Tregde 58.0000 7.5667 —0.05
Stavanger 58.9667 5.7333 -0.19
Bergen 60.4000 5.3000 0.24
Heimsjo 63.4333 9.0667 1.47
Narvik 68.4333 17.4167 3.06
Vardo 70.3333 31.1000 0.81
Esbjerg 55.4667 8.4500 -1.04
Hirtshals 57.6000 9.9500 0.38
Frederikshavn 57.4333 10.5667 0.49
Arhus 56.1500 10.2167 —0.49
Fredericia 55.5667 9.7667 —-0.96
Slipshavn 55.2833 10.8333 —-0.83
Korsor 55.3333 11.1333 —0.61
Hornbaek 56.1000 12.4667 —-0.08

Kobenhavn 55.6833 12.6000 —0.24
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Ort Latitude (°) Longitude (°) Landhebungsrate (mm/a)
Gedser 54.5667 11.9667 -0.94
Marienleuchte 54.5000 11.2500 -0.72
Travemiinde 53.9667 10.8667 -1.80
Wismar 53.9000 11.4667 -1.31
Warnemiinde 54.1833 12.0833 -1.06
Swinwmiinde 53.9167 14.2667 —0.77
Kolberg 54.1833 15.5667 -0.95
Pillau 54.6500 19.9000 -1.22

Tab. D.71: Landhebungsgeschwindigkeit fiir Fennoskandiean (Ek-

man, 1996, 1998; Pan & Sjéberg, 1999).
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E.1 Verzeichnis der lateinischen Symbole

A?
1 A:L

A;
Ao
43
VpAi’fL
B;
crm
prm
IDnm

Konvolution der Amplituden mit der zeitlichen Variation der Eisméchtigkeit
Konvolution der Amplituden mit der zeitlichen Variation der Eisméchtigkeit
Konvolution der Amplituden mit der zeitlichen Variation der Ozeanméchtig-

keit

i-te Kreisfliche

Ozeanfléche
Differential-Koeffizientenmatrix
elastische Amplitude

viskose Amplituden

Grenzflichenvektor
Integrationskonstante
Legendrekoeflizienten der Lastverteilung
Legendrekoeffizienten der Eisverteilung
Legendrekoeffizienten der Ozeanverteilung
Lastgeometrie

radumliche Verteilung des Eises
rdumliche Verteilung der Ozeans

Operator der materiellen Ableitung beziiglich der aktuellen Zeit ¢

=2(8-1)>+(4—-38)(n+1)
=2(8-1)" — (4—3B)n

Eulersche Zahl

Geoidhdhe

eustatischer Meeresspiegelanstieg
Dehnung

Tensorfeld

Laplace-Transformierte von f;;...
Gradient von f;;... beziiglich X
Anfangswert von f;...

materielles Inkrement von f;;...

lokales Inkrement von f;;...

Bedingungen von f;;.. an einer Grenzfliche X2
Gravitationsbeschleunigung
Heaviside-Funktion

Hohe der i-ten Eislast

Lastgeschichte

axiale Lastméchtigkeit

Lovesche Zahl

relative Meeresspiegelinderung (relative sea level)
hRsr, - €eu, Strandlinienhdhe

zeitliche Variation der Eismichtigkeit
zeitliche Variation der Ozeanméchtigkeit
Schichtmaichtigkeit

= /1

Fourier-Integral zur Bestimmung der Lastkoeffizienten
:= det[r;,;], Funktionaldeterminante
Anzahl der Schichten

Konstantenvektor

Index einer Kugelschale

Lovesche Zahl
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2.3
2.3
2.3

6.1.3
5.1
2.3.1
2.3.1
2.3.1
2.2.3
2.2.1
2.3
2.3
2.3
2.3
5.1
5.1
2.1.1
2.2.1, A.2.3
2.2.1, A.2.3
2.3.1
2.3.3
5.1
A.13
2.1.1
2.1.4
2.1.1
2.1.1
2.1.1
2.1.1
2.1.1
2.1.2
A3
6.1.3
2.3
3.1.2
2.3.2
5.2
6.2.1
5.1
5.1
3.1.1

24

2.1.2
2.2.3
2.2.3
2.1.6
2.3.2
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£t inverse Laplace-Transformation 2.3

" Lovesche Zahl 2.3.2

M;; anisotropes Relaxationsfunktional 2.1.2
i Losungsmatrix 2.2.1

(°|1)M£ Bestandteile der Losungsmatrix im inkompressiblen Fall 2.2.1

m Ordnung der Kugelflichenfunktion 2.1.8

N =n(n+1) 2.1.8

(Oll)NZ} Bestandteile von (M[})™" A23

n Grad der Kugelflichenfunktion 2.1.8

n; Einheitsvektor senkrecht zu x> 2.1.1

P Schichtpropagator 2.2.3

HPZ} Produkt von Schichtpropagatoren 2.2.3

prm assoziierte Legendre-Polynome Al12

P Gesamtzahl der Nullstellen von det Tj; 2.3.1

p mechanischer Druck 2.1.3

Q"™ Amplitude der Summe von Gravitationspotential, Gravitationsbeschleunigung  2.1.8, A.1.4

und Tangentialverschiebung

R Erdradius 2.2.3

R; Radius der i-ten Eislast 6.1.3

R;; Bestandteil der Losungsmatrix im kompressiblen Fall A23

T Radialabstand 2.1.5

To Radialer Anteil der Lastverteilung 2.4

i Radialabstand der i-ten Grenzfliche 2.1.6

rK Radialabstand der duferen Grenzfliche (Erdradius) 2.2.3

74 aktuelle Position eines Teilchens 2.1.1
(01 vektorielle Kugelflichenfunktionen 2.2.1, A.1.2

s Laplace-Frequenz 2.1.4

Sp Eigenwert (= Nullstelle von det Tj;) 2.3.1

T3 Matrix, die die Konstante K; mit den Randbedingungen verbindet 2.2.3

e Amplitude der Radialspannung 2.1.8, A.14
e Amplitude der Tangentialspannung in Richtung 6 218, A14

e Amplitude der Tangentialspannung in Richtung ¢ Al4

t aktuelle Zeit 2.1.1

t Anregungszeit 2.1.1

ti; Cauchy-Spannung 2.1.2

At siderisches Alter (beziiglich 1950 AD) 6.2.1

Atisc 1 C-Alter (beziiglich 1950 AD) 6.2.1

urm Amplitude der Radialverschiebung 2.1.8, A.1.4

u; Verschiebung 2.1.1
i Bestandteil der Losungsmatrix im kompressiblen Fall A23

\% Eisvolumen 5.1

ynm Amplitude der Tangentialverschiebung in Richtung 6 2.1.8, A.14
4 Bestandteil der Losungsmatrix im kompressiblen Fall A23

wnm Amplitude der Tangentialverschiebung in Richtung ¢ 2.1.8, A.14

w Bestandteil des Losungsvektors 2.2.3

x® dreidimensionaler Raum 2.1.1

x? Grenzfliche in A 2.1.1

T Divergenz der Verschiebung Al1l

X; Anfangsposition eines Teilchens 2.1.1

y := cos 24

Yo :=cosfp 2.4

y; Losungsvektor 2.1.8

yn»m skalare Kugelflichenfunktionen 2.3, A.1.2

Zz™, Zg™  Integrationskonstanten in der Losung der Laplace-Gleichung 2.2.1, A.2.1
i3 Losungsmatrix fiir eine Kugel 2.2.3

21 =3-fB—-n+rT A23

22 =4—-0FB+n+T A23

23 =1+8+2n A23
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P2 ™ e

S

=3
<%
<0

I YO

=1—08+4+2n

Verzeichnis der griechischen Symbole

Anfangswert im Darwinschen Gesetz
Abklingkonstante im Darwinschen Gesetz
Gravitationskonstante

partielle Differentiation
Kronecker-Symbol

Anpassungsparameter
=1y(B-1)2 +4N
Viskositét

Latitude

Latitude des Beobachtungspunktes

Latitude des Zentrums einer Lastkappe

=To / R

Kompressionsmodul

Scherrelaxationsfunktion

Schermodul

Zustandsfunktion

3.14159...

thermodynamischer Druck

Volumenmassendichte

Lastdichte

Eisdichte

Ozeandichte

Legendre-Koeffizient (Amplitude) der Flichenmassendichte
= —g0%,, Legendre-Koeffizienten (Amplitude) des Auflastdrucks
Flachenmassendichte

= —¢©¢, Lastdruck

= (B—3)/2

Piola-Spannung

Vektorpotential von p‘®;

Legendre-Koeflizient (Amplitude) der Potentialstorung
Gravitationspotential

Longitude

Longitude eines Beobachtungspunktes

Longitude des Zentrums einer Lastkappe

Winkel zwischen der grofien Halbachse einer elliptischen Eislast und der Nord-

Siid-Achse

A23

2.1.5
2.1.5
2.1.2
2.1.1
2.1.2
4.3
2.2.1
2.3
2.3
24.1
24.1
24
2.1.2
2.1.2
2.3
2.1.2

2.1.2
2.1.2

2.3

5.1

5.1

2.1.8

2.2.3

2.1.2

2.2.3

2.2.1

2.1.2

2.2.1

2.1.8, A.1.4
2.1.2

2.3

2.4.1

2.4.1

2.4.2



