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It may be that this awesome land

has something in its air
which sears the heart like burning brand
and leaves a longing there.

(Anonymous - Stonington Island 1947/48)
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0 Zum Aufbau der Arbeit

Den Kern der vorliegenden Untersuchung bilden die Feldarbeiten auf den beiden Gletschern
Northeast und McClary in der Marguerite Bay an der Westkiste der Antarktischen Halbinsel
und die Auswertungen der erhobenen Daten im Hinblick auf die Massen- und Energiebilanz
an der Gletscheroberfliche in der Perkolationszone der beiden Gletscher. Diese Un-
tersuchungen sind vom Sinnzusammenhang her eingebettet in die Debatte um die weltweite
Veranderlichkeit des Klimas und die Auswirkungen von Klimawandel auf bestimmte Teil-
rdume der Erde. Hierzu wird in den ersten 5 Kapiteln das Fundament gelegt, auf dem die
detaillierte Darstellung des Untersuchungsgebietes und die Datenauswertungen in den
weiteren Kapiteln aufsetzen. Im Hinblick auf das Untersuchungsgebiet wird in den ersten 5
Kapiteln die Diskussion auf die Anteile fokusiert, die aufgrund der speziellen
Randbedingungen der beiden betrachteten Gletscher Bedeutung haben. Dieses Vorgehen ist
zur Straffung und Strukturierung der gesamten Information unerldBlich. AufRerdem werden
oftmals Uberlegungen am Beispiel des Untersuchungsraumes ausgefiihrt, obwohl die detail-
lierte Darstellung der beiden Gletscher erst spater erfolgt.

Dieser etwas unkonventionelle Aufbau der Arbeit ist beabsichtigt, um zum Ausdruck zu
bringen, dalR geographisches Arbeiten - nach Ansicht des Autors - vom grundlegenden raum-
bezogenen Problem zum regional verankerten Fallbeispiel und den dabei zu gewinnenden Er-
kenntnissen gelangen sollte. Konkret ergibt sich die folgende Ubersicht tiber den Inhalt:

e In Kapitel 1 wird der Bezug zwischen dem Klima der Antarktis und dem globalen Klima-
system im Hinblick auf Klimavariabilitat hergestellt. Bereits hier steht die Antarktische
Halbinsel im Zentrum der Darstellung.

o Kapitel 2 befal’t sich mit dem Aufbau und der Physik der Schneedecke auf Gletschern.

e Uberlegungen zum Massen- und Energiehaushalt von kleinen Gletschern werden in Kapitel
3 dargelegt.

o In Kapitel 4 wird der Beitrag der Fernerkundung zu dieser Arbeit aufgezeigt.

e Die erste Gesamtdarstellung der Klimatologie und des beobachtbaren Klimawandels der
Antarktischen Halbinsel in deutscher Sprache ergibt den Inhalt von Kapitel 5.

¢ In Kapitel 6 wird die Marguerite Bay vorgestellt.

e Die Gelandearbeiten auf den beiden Gletscher in der N&he der argentinischen Forschungs-
station ‘General San Martin’ werden in Kapitel 7 beschrieben.

e Die regionale Klimatologie der Marguerite Bay wird in Kapitel 8 ausgefiihrt.

¢ Die Glaziologie der beiden Gletscher Northeast und McClary und die Schneedeckeneigen-
schaften im Untersuchungsraum bilden den Inhalt von Kapitel 9.

¢ In Kapitel 10 werden die Modellierung der Energiebilanz und des Schneedeckenzustandes
dargestellt.

Diese Gliederung verdeutlicht gleichzeitig die zugrundeliegenden Arbeitshypothesen:

1. Weltweiter Klimawandel muf3 und wird sich regional fassen lassen.

2. Die Antarktische Halbinsel stellt einen Raum mit ausgepragter klimatischer Dynamik dar.

3. Fernerkundungsdaten der Schneedecke lassen sich mit meteorologischen Daten so
verknupfen, dal} klimatologisch bedeutsame Erkenntnisse fur den Raum der Antarktischen
Halbinsel abgeleitet werden kdnnen.

4. Schneedecken und kleine Gletscher sind sensible und geeignete ‘Instrumente’ zur Auf-
spurung regionaler Klimavariabilitat im Raum der Antarktischen Halbinsel.



1 Weltweiter Klimawandel und die Bedeutung fir Antarktis und Antarktische
Halbinsel

In diesem Kapitel werden Zusammenhénge zwischen Weltklima, Klimawandel und deren
Auswirkungen auf bzw. Kopplungen mit der Antarktis zusammengefait. Die Darstellung
beschrénkt sich auf die Zusammenhénge, die im Hinblick auf Klimavariabilitat der Antarkti-
schen Halbinsel von Bedeutung sind.

1.1 Zur klimatischen Einordnung der Antarktis

Die Polargebiete haben tber ihren Raum hinaus Bedeutung fiir das gesamte Zirkulationssys-
tem der Erde, da vielfaltige Ruckkopplungen zwischen Meereis, Schnee, Gletschern, Schelf-
eisen und Atmosphére sowie Fernkopplungen zwischen niederen und hoéheren Breiten das
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Abb. 1.1:  Mittlere Hochsommertemperaturen (Januar) tiber der Antarktis und dem subantarktischen
Wassergurtel beiderseits der antarktischen Konvergenz (Linie mit Pfeilen). Zusétzlich
sind die Ausdehnung des Packeises (PE), die wichtigsten Gebiete der Zyklonenent-
stehung (ZG) und die Mittellage der Polarfront (FFM) in den Sommermonaten
November bis Mdrz eingetragen (aus: WEISCHET 1996).



Geosystem der Polargebiete mit dem planetarischen Klimasystem verknlpfen (Goopy 1980).
WELLER (1992) beschreibt die Antarktis als eine Schlisselregion fur das Aufzeigen von welt-
weitem Umweltwandel. Besonders wichtig ist die Betrachtung der Riickkopplungen zwischen
Veranderungen in der Antarktis und anderen Teilen der Erde.

Die unterschiedliche Verteilung der Landmassen und Ozeane fiuihrt zur Ausbildung un-
terschiedlicher Klimate bei gleicher nordlicher und stdlicher Breite. Die Stidhemisphére wird
von WEISCHET (1983, 1996, S. 272) als ‘Wasserhalbkugel mit dem polaren Eiskontinent im
Zentrum’ bezeichnet. Sie ist geprdgt durch hohe Windgeschwindigkeiten im Bereich der
stdlichen planetarischen Frontalzone aufgrund hohem Druckgradienten zwischen Subtropen
und Sudpolarregion und aufgrund geringer Bodenreibung tber den Ozeanen. Der im
Vergleich zur Nordhalbkugel geringe Anteil der Landmassen auf der Sudhemisphére fuhrt im
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Abb. 1.2:  Zeit-Langenkreis-Diagramm der Anomalien des Luftdrucks im Meeresniveau (SLP), des
meridionalen Winddruckes (MWS), der Meeresoberflachentemperatur (SST) und der
meridionalen Meereisausdehnung (SIE) entlang 56° Siid. Negative und sudwaértige
Anomalien sind grau unterlegt. Die dunklen Balken in den Graphiken sind zeitlich und
rdumlich synchron. Die Isolinien bezeichnen 1 hPa fir SLP, 0.05 dyn/cm2 fur MWS, 0.25
K flr SST und 50 km fir SIE (aus: WHITE UND PETERSON 1996).



Jahresverlauf zu geringeren Schwankungen der Lufttemperatur und der Zirkulation (SPETH
1989).

Im Gegensatz zur Nordpolarregion zeichnet sich Antarktika durch eine hoch gelegene
Landmasse mit Landeisbedeckung und hoher Albedo aus. Der geringe Wasserdampfgehalt der
Atmosphére erhoht zudem die langwellige Ausstrahlung (SPETH 1989). Tiefe Temperaturen,
hoher Bodenluftdruck und kalte katabatische Winde von den hochgelegenen Flachen des
Inlandeises zur Kiste hin sind die Konsequenz. OERLEMANS (1988) fuhrt aus, daR die globale
Mitteltemperatur aufgrund des vergletscherten Kontinentes am Sudpol um 10 K tiefer liegt,
als sie ohne diese Landmasse wére. Aufgrund des negativen Strahlungshaushaltes bildet sich
eine méchtige Inversion, die im Winter im Inneren des Kontinentes eine Hohe von 500 bis
1000 m und eine mittlere Starke von (ber 25 K erreicht. Thermisch kann die Antarktis
abgegrenzt werden als die Region siidlich der antarktischen Konvergenz, die den Ubergang
bildet zwischen dem subantarktischen kalten Oberflachenwasser des Sudpolarmeeres mit
Temperaturen von ca. 3°C und dem subpolaren Oberflachenwasser des Sudatlantiks, des
Stdpazifiks und des Indik mit Temperaturen um 11°C (WEISCHET 1996). Die Konvergenz
liegt im Sektor der Bellingshausensee und der Drakestralle bei ungefahr 60° Siid (Abb. 1.1).
Diese Zone stimmt mit der sldlichen Seite des ausgepragten Abfalles des bodennahen
Luftdruckes zwischen suptropisch-randtropischem Hochdruckgurtel bei ca. 35° Sud und
polarer Tiefdruckrinne bei 65° Sud Uberein (WEISCHET 1983). Die Kistenregionen der
Antarktis liegen im Ubergangsbereich zwischen polarer Antizyklone und subantarktischer
Tiefdruckrinne. Die Tiefdruckrinne wird aus 3 bis 6 groRen quasistationdren Tiefdruckzellen
gebildet (KOTTMEIER UND FAHRBACH 1989). Die mittlere Lage einer der Zellen hat ihr
Zentrum Uber Amundsen- und Bellingshausensee und beeinflufit so das Klima der Ant-
arkischen Halbinsel (SCHWERDTFEGER 1984).

Durch den Austausch von Impuls, Warmeenergie und Feuchte an der Polarfront und durch die
globale Meereszirkulation stehen die Klimate der Antarktis in enger Wechselwirkung mit den
atmospharischen und ozeanischen Prozessen der niedereren Breiten. Diese Fernkopplungen
(‘teleconnections’) haben sich fir die Klimate Antarktikas im Rahmen der atmospharischen
Oszillation der Sudhemisphéare und des El Nifio-Phdnomens als besonders bedeutsam er-
wiesen.

Der Southern-Oscillation-Index (SOI) bezieht sich auf die Oszillation von Druckunterschie-
den zwischen Pazifik und ndrdlichem Australien. Er ist definiert als standardisierte Luftdruck-
differenz im Meeresniveau zwischen Tahiti und Darwin, Australien (KING UND TURNER 1997,
S. 360). Der SOI ist eng verknupft mit den El Nifio- bzw. El Nifia-Ereignissen, die zu
ausgepragten Witterungsanomalien in vielen Teilen der Stidhemisphére fiihren. Ein Wechsel
des SOI von positiven zu negativen Werten verknipft mit starken Anomalien der
Meeresoberflachentemperatur im 6stlichen und dquatornahen Teil des Pazifiks definiert ein El
Nifio-Jahr. El Nifia-Jahre sind umgekehrt definiert. Das Zusammenspiel von SOI-Variationen
und El Nifio-Phdnomenen wird als ‘El Nifio-Southern-Oscillation” (ENSO) bezeichnet (KING
UND TURNER 1997). TRENBERTH UND SHEA (1987) untersuchen die Phasenverschiebungen
zwischen Variationen von Luftdruckzeitreihen in der Sudhemisphére. Sie kommen zu dem
SchluB, dal Schwankungen der Oberflachentemperatur im Bereich des zentralen sudlichen
Pazifiks zu Veranderungen der Zirkulation fiihren. Diese Veranderungen verstarken durch die
Ruckkopplung von Ozean und Atmosphare sich phasenverschoben nach Osten hin, so daf3



verénderte Meeresstrémungen und Oberflachentemperaturen vor der Westkiste Stidamerikas
zum Ausloser der ENSO werden.

YUAN ET AL. (1996) geben an, dal statistisch 40% der Variation von Jahr zu Jahr der
Meereisbedeckung des antarktischen Ozeans durch die Variation des SOI erklért werden kon-
nen. WHITE UND PETERSON (1996) zeigen, da es eine im Uhrzeigersinn umlaufende
Anomalie fiir verschiedene Parameter gibt, die sie ‘Antarctic circumpolar wave’ (ACW) nen-
nen. Schwankungen von Luftdruck, meridionalem Windfeld, Meeresoberflachentemperatur
und Meereisausdehnung weisen allesamt ein zyklisches Verhalten mit einer Wellenlédnge von
4 bis 5 Jahren auf (Abb. 1.2 aus White und Peterson). Die Phasengeschwindigkeit betrégt ca.
40° pro Jahr, so dafll eine Welle den Sidpol in ca. 8 bis 10 Jahren umlauft. Da die
Meereisverteilung auch durch das Windfeld mitbestimmt wird, und andererseits die nérdliche
Grenze der Meereisausdehnung eine Zone intensiver Eisrandzyklogenese darstellt, ergibt sich
eine Kopplung von atmosphérischer Zirkulation und Meereisausdehnung mit Auswirkungen
bis in niedere Breiten (LUCAS UND LINDESAY 1991). WHITE UND PETERSON (1996) vermuten
einen engen Zusammenhang dieses Phanomens mit der ENSO. Der genaue Mechanismus der
Fernkopplung ist jedoch bisher weitgehend ungeklart. Ein EinfluR der ACW auf den Peru-
strom, den Benguelenstrom und auf den sudlichen indischen Ozean kann aber nachgewiesen
werden.

Eine ausfiihrliche Darstellung der Klimatologie und Meteorologie der gesamten Antarktis
findet sich bei SCHWERDTFEGER (1970), SCHWERDTFEGER (1984) und KING UND TURNER
(1997). Auf das Klima der Antarktischen Halbinsel wird in Kapitel 5 ndher eingegangen.

1.2 Aspekte zur Bedeutung von Meereis fur das Klima der Antarktis

Die stdhemisphdrische Meereisverteilung und die Meereismachtigkeit haben grolie
Bedeutung fiir das globale Zirkulationssystem. Die Meereisausdehnung variiert zwischen
einer mittleren minimalen Flache von 3,9*10° km? im Februar und einer mittleren maximalen
Ausdehnung im September von 18,6*10° km? (PARKINSON 1993). Als mittlere Eisdicke des
einjahrigen Eises am Ende des Winters, abgeleitet aus 140 Eisbohrkernen in der
Bellingshausen- und Amundsensee zwischen 66° und 71° Sud, geben JEFFRIES ET AL. (1994)
einen Wert von 0.78+0.54 m an. Meereisverteilung und Eisdicke korrelieren deutlich mit der
mittleren Lufttemperatur und verstarken kurzfristig den Klimawandel durch positive
Ruckkopplung. Im Vergleich zu offenem Wasser verringert Meereis im Sommer durch die
hohe Albedo die Energieaufnahme. Im Winter verringert die Meereisdecke durch ihre
isolierende Wirkung die Energieabgabe des Ozeans an die Atmosphére (BubD 1991). Beides
fihrt zu einer Erwdrmung der Atmosphdre bei Reduzierung des Meereises, wie
Modellierungen innerhalb Globaler Zirkulationsmodelle (GZM) zeigen (DICKENSON ET AL.
1987). Wahrend Messungen der Meereisausdehnung mittels passiver von Satelliten
getragenen Mikrowellensensoren seit 1973 mdglich sind (KING 1991, ZWALLY ET AL. 1983),
bleibt die Bestimmung der Meereisdicke auf Einzelpunkte und Schiffsbeobachtungen
beschrankt. Dadurch ergeben sich Probleme bei der Uberprifung der Modellierungen in-
nerhalb der GZM und bei der Berechnung des Energietransfers durch die Eisdecke. Die Bil-
dung des Meereises im Winterhalbjahr und unter den Eisschelfen flihrt zu einer Anreicherung
von Salz im Wasser. Dieses relativ schwere Wasser sinkt ab und flieB3t als antarktisches Tie-
fenwasser, angereichert mit Sauerstoff und Kohlendioxid, iber den Schelfrand nach Norden in



die angrenzenden Meeresbecken ab (LUCAS UND LINDSAY 1991). Eine Verringerung der
Meereisausdehnung verringert somit den Transport von Kohlendioxid in die Tiefe und
verringert das Kaltepotenial der Tiefsee. Es ergibt sich eine positive Riickkopplung beziiglich
des durch den Anstieg der Kohlendioxidkonzentration induzierten Treibhauseffektes und eine
Verstarkung des Meeresspiegelanstiegs durch thermische Ausdehnung der Wasserséaule der
Ozeane. Die Verringerung der Nahrstoff- und Sauerstoffzufuhr in die nérdlicheren Ozeanbek-
ken kann Einfluf3 auf die biologischen Néhrstoffkreisldufe dieser Meere haben (Bubb 1991).

Einen Uberblick tber die Beziehungen zwischen Meereis und Witterung geben ACKLEY
(1981) und WALsSH (1983). Unterschiedliche Meereiszonen, Bildungsbedingungen und
Meereistypen, auf die hier nicht weiter eingegangen werden soll, werden bei WADHAMS
(1991) vorgestellt. Die Bildung und Verteilung von Meereis hangt auBer von den
atmospharischen Bedingungen auch von den Stromungsverhéltnissen im Ozean ab (ACKLEY
1981). Die starkste Korrelation ergibt sich jedoch im Mittel zwischen Meereisbedeckung,
beziehungsweise Meereisméchtigkeit, und lokalen atmosphéarischen Bedingungen (WALSH
1983). OBERHUBER ET AL. (1993) zeigen, dal’ die Meereisverteilung in der Antarktis nur unter
Einbezug des Schneeniederschlages und der damit einhergehenden Albedoveranderung
innerhalb eines Modelles realisiert werden kann. Aufgrund der engen Kopplung von
Meereisbedeckung und Regionalklima werden selbstandige Meereismodelle entwickelt, die
dann in Ozean-Atmosphére-Modelle integriert werden (z. B. Wu ET AL. 1997). Obwohl die
mittlere Meereisbedeckung damit gut modelliert werden kann, sind diese Modelle nicht in der
Lage, die kurzzeitigen und dabei sehr groflen Schwankungen der Meereisbedeckung zu
erklaren.

Nach CARLETON (1981) wird im Bereich der Packeisgrenze die Ausdehnung des Meereises
von der Zyklonalitat beeinflult, da Zyklonen einerseits Luftmassen mit anderem Tempera-
turregime antransportieren, und andererseits durch Advektion von Eis aus Nachbarsektoren zu
einer regionalen Umverteilung beitragen. Im Gegenzug fordert die erhohte Baroklinitat im Be-
reich der Packeisgrenze das Entstehen neuer Zyklonen. Wu ET AL. (1996) berechnen die
Verénderungen der atmospharischen Zirkulation in einem Klimamodell. Dabei wurde als
Startbedingung vorgegeben, dal} kein Meereis existiere. Sie weisen nach, dall das Meereis zu
verstarkter Westwindstromung fihrt. Bereits ein Jahr nach der im Modell angenommen
Meereisreduktion pendelt das Modell in den Zustand zurlick, der der heutigen
Meeresvereisung entspricht. Dies unterstreicht die hohe Stabilitat des aktuellen Systems, trotz
der beobachteten hohen Variabilitat der Meereisausdehnung von Jahr zu Jahr. PARKINSON
UND CAVALIERI (1982) fuhren aus, daR die Schwankungen der Meereisausdehnung parallel zu
Verschiebungen der mittleren Lage der synoptischen Druckgebilde stattfinden. Deshalb sind
die Schwankungen der Meereiskonzentration von Jahr zu Jahr fir einzelne Meeresbecken
groR, wahrend fiir den gesamten antarktischen Ozean durch die Mittelung ein grol3er Teil der
Variabilitat verschwindet. Saisonal veréndert sich der Einflu® von Druckgebilden auf die
Meereiskonzentration, wie CAVALIERI UND PARKINSON (1981) anhand einer Fourierspektrum-
analyse der raumlich differenzierten Eisausdehnung, der Lufttemperatur und des Luftdrucks
nachweisen: Im Sommer liegt die Tiefdruckrinne im Mittel nordlich der Packeisgrenze und
der zyklonale EinfluR auf das Packeis ist gering. Vom Frihwinter bis zum Friihjahr hingegen,
wenn die Lage der Tiefdrucksysteme nahe der Packeisgrenze liegt, lassen sich Zusam-
menhénge erkennen. Beispielsweise ist an der Westseite von Zyklonen das Wachstum des



Meereises im Herbst am schnellsten, da neues Meereis ebenso wie polare Kaltluft nordwarts
gefiihrt wird (CAVALIERI UND PARKINSON 1981).

BubD (1991) vergleicht die Modellergebnisse verschiedener Forschungsgruppen und kommt
zu dem SchluB, daR eine Verringerung der Meereisausdehnung die Westwinde (ber den
mittleren Breiten abschwachen und etwas nach Norden verlagern wirde. Andererseits stehen
zyklische Veranderungen des Druck- und Windfeldes im Sldpazifik in direktem Zusammen-
hang mit den Schwankungen des SOl (TRENBERTH UND SHEA 1987). Auch die Meereisbe-
deckung zeigt eine Korrelation mit dem Southern Oscillation Index (SOI). Die Korrelation
zwischen Meereis und SOI in einzelnen Teilbecken des polaren Ozeans ist hoher als die
Korrelation flr die gesamten antarktischen Gewasser, wobei flr die Teilbecken unterschied-
liche Phasenverschiebungen auftreten (SIMMONDS UND JACKA 1995). Eine Verdnderung der
Meereisbedeckung konnte also Konsequenzen fir die allgemeine Zirkulation weit Uber die
Polarfront hinaus haben (Bubb 1991).

1.3 Zur Prognose weltweiten Klimawandels und den Auswirkungen des Wandels in
der Antarktis

1.3.1 Prognosen globalen Klimawandels

Der Bericht des Intergovernmental Panel on Climate Change (IPCC) mit dem Titel ‘Climate
Change 1995 - The Science of Climate Change’ (HOUGHTON ET AL. 1996) bewertet die
bisherigen Erkenntnisse zu einem mdglichen anthropogen ausgeldsten Klimawandel. Als
beste Schatzung wird ein Anstieg der globalen Mitteltemperatur von 1990 bis zum Jahre 2100
um +2.0°C angegeben. Damit einher geht ein Meeresspiegelanstieg von +50 c¢cm durch
thermische Ausdehnung der Wassersdule und erhéhte Schmelzwasserzufuhr von mit Schnee
und Eis bedeckten Fliachen. Die prognostizierte Anderung ist starker als jede
Klimaschwankung der letzten 10.000 Jahre. Die jingste Modellgeneration integriert weitere
anthropogen beeinfluite GroBen wie den Strahlungsumsatz am Sulfataerosol, die
Verringerung stratosphérischen Ozons und den Eintrag von Treibgas durch Dingung und
Viehwirtschaft. Gegenliber dem letzten Klimabericht des IPCC (WIGLEY UND RAPER 1992)
ergibt sich beziglich eines globalen Temperaturanstieges ein etwas geringerer
Erwéarmungstrend.

Fur den Zeitraum der letzten 100 Jahre geben HOUGHTON ET AL. (1996) einen Anstieg der
globalen Temperatur um +0.3°C bis +0.6°C an (Abb. 1.3), und fir den Meeresspiegelanstieg
nennen die Autoren einen Wertebereich von +10 cm bis +25 cm. Der Anteil anthropogen in-
duzierten Klimawandels an diesen Verdnderungen kann nicht exakt angegeben werden, da das
anthropogen induzierte Signal sich noch nicht eindeutig vom natlrlichen Rauschen des Kli-
masystems trennen l&Rt. Das raumliche Muster der Verénderung 1&Bt aber auf anthropogenen
Einflu} schlieRen, da die beobachteten raumzeitlichen Muster mit den Vorhersagen der Kli-
mamodelle bezuglich der Verdnderungen bei einer Erhéhung der Treibhausgase Uberein-
stimmen (HOUGHTON 1996). Die statistische Sicherheit der prognostizierten Veranderungen
im Weltklimasystem ist fir globale Mittelwerte groRer als fiir Prognosen fir einzelne
Teilrdume der Erde. Hierzu seien SANTER ET AL. (1996, S. 438) zitiert:

,, Detection of an human-induced change in the Earth’s climate will be an evolutionary
process and not a revolutionary process. ... It is probable that it will emerge more and



more convincingly with time. It is probable that it will be discernible at the global scale
first and only later at regional scales....Convincing contribution, however, is likely to
come from the analysis of full spatial patterns of change: again, as an evolutionary
process.

Zur Verbesserung der Prognosen mahnen HOUGHTON ET AL. (1996) unter anderem
Forschungsanstrengungen bei der Modellierung der Reaktion von Inlandeisen und Gletschern
auf Klimaéanderungen und eine bessere Modellierung der Kopplung von Prozessen an der
Landoberflache und in der unteren Atmosphére an.

1.3.2  Ergebnisse und Implikationen der globalen Klimamodellierung fur die hohen
Breiten der Stidhalbkugel

Auf den Aufbau und die Funktionsweise von gekoppelten GZM wird hier nicht im Detail ein-
gegangen. Dem interessierten Leser seien hierfur die Publikationen von TRENBERTH (1996),
CRACKNELL (1994), HOUGHTON ET AL. (1996) sowie HOUGHTON (1997) empfohlen. Eine
detaillierte Analyse der Zuverlassigkeit und Uberpriifbarkeit von GZM findet sich bei GATES
ET AL. (1996). Einige Zusammenh&nge und Aussagen bezuglich globaler und regionaler
Klimamodellierung und Klimaprognose werden im Folgenden dargestellt.
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Abb. 1.3:  Jahresmittelwerte der kombinierten Landoberflachen- und Meeresoberflachentemperatu-
ren von 1861 bis 1994 im Vergleich zum Mittel von 1961 bis 1990 mit den Daten, die
dem IPCC Report von 1995 zugrunde lagen (durchgezogene Linie). Die gestrichelte
Linie zeigt das im IPCC Report 1992 veréffentlichte Ergebnis. Um Schwankungen inner-
halb einer Dekade zu unterdriicken wurden beide Kurven gefiltert (aus: IPCC Report
1995, HOUGHTON 1996).



SIMMONDS (1990) analysiert die internationalen Anstrengungen bei der Entwicklung von
GZM und die Qualitat der Ergebnisse fir die Antarktis. Er zieht den Schluf3:

It is suggested that the quality of the climates produced by most modern GCMs in
many aspects cannot be said to be poor, especially considering the uncertainties in
‘observed’ climate. “

Er mahnt an, daB die Parametrisierung der Bewdlkung und die Wechselwirkungen zwischen
Ozean, Meereis und Atmosphare verstarkt berticksichtigt werden miRten.

SCHLESINGER (1993) unternimmt den Vergleich von funf Simulationen mit verschiedenen Kli-
mamodellen. Es zeigt sich, daB der starkste Temperaturanstieg bei allen Modellen fur die ho-
heren Breiten zwischen 60° und 80° auf der Sudhalbkugel prognostiziert wird. Dabei ist die
Erwarmung im Winter ausgepragter als im Sommer. Das Maximum der Erwérmung im Som-
mer tritt bei allen finf Simulationen im Bereich der antarktischen Kiste auf. Die Werte liegen
zwischen +8°C und +14°C (SCHLESINGER 1993, S. 174). Modelle der ersten Generation, die
SCHLESINGER (1993) untersuchte, arbeiteten mit einer stufenweisen Erhéhung der Treibhaus-
gase. Neuere Modelle sehen einen allmahlichen Anstieg der Konzentration der Treibhausgase
vor. Unter Berticksichtigung der Kopplung von Ozean und Atmosphare fuhrt dies zu einer
deutlich geringeren Erwdrmung in den subpolaren Breiten der Stidhemisphére, da die groflen
Wassermassen des stidlichen Ozeans und der nordlich angrenzenden Ozeane den Anstieg der
Lufttemperatur puffern (KING 1991). Erwamungsbetrdge der Lufttemperatur von 12 K im
Winter bei 70° Std bei einer Verdoppelung des CO,-Gehaltes, wie sie WALTON UND MORRIS
(1990) angeben, sind somit nicht zu erwarten.

GZM wurden in jingster Zeit, vor allem durch den Einbau geeigneter Kopplungsme-
chanismen zwischen atmospharischer und ozeanischer Zirkulation, entscheidend verbessert.
CATTLE (1991) vergleicht beispielsweise zwei Modellierungen von WILSON UND MITCHELL
(1987, zitiert in CATTLE 1991) und STOUFFER ET AL. (1989): Es zeigt sich, daR das altere
Modell den hochsten weltweiten Anstieg bei einer Verdopplung des CO,-Gehaltes fiir die
Arktis und fur die Kistenbereiche des Antarktischen Kontinents errechnet. Das Modell von
STOUFFER ET AL. (1989) hingegen ergibt nach Einbezug der Ozean-Atmosphéren-Wechselwir-
kung, dall im Gegensatz zu den Darstellungen bei SCHLESINGER (1993) der geringste Anstieg
der Jahresmitteltemperatur zwischen 60° Sud und 70° Sud mit lediglich 1 K bis 2 K in den
nachsten 100 Jahren zu erwarten ist. CATTLE (1993) und STOUFFER (1989) flihren aus, dal} die
Kopplung mit dem Ozean speziell im Bereich der antarktischen Kdisten durch die Ver-
ringerung der Meereisausdehnung zur verringerten Produktion von absinkendem, kalten
Wasser fuhrt, der Ozean also rasch warmer wird, und dadurch die modellierte Erwdrmung
sich hier besonders drastisch gegentiber einem reinen Atmospharen-Modell verringert.

GENTHON (1993) vergleicht die Modellergebnisse von zwei GZM, dem Modell des Goddard
Institute for Space Studies (NASA/GISS) und dem French Community Climate Model
(FCCM). Beide Modelle zeigen zu tiefe Temperaturen im Bereich der antarktischen Kiisten-
regionen vor allem im Winter. Fir die Antarktische Halbinsel ergeben sich Abweichungen der
Jahresmitteltemperatur zwischen +2 K und -8 K gegenuber den Stationsbeobachtungen, wobei
eine hohe negative Abweichung im Bereich der Marguerite Bay zu finden ist, wéhrend die
Mitteltemperaturen der beiden Referenzstationen im mittleren und nérdlichen Teil der Halbin-
sel beim einen Modell um 5 K bzw. 2 K zu kalt und im anderen Modell um 1 K bzw. 2 K zu
warm erscheinen. GENTHON (1993) schliel3t, dal keines der beiden untersuchten Modelle eine
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zufriedenstellende Wiedergabe der Lufttemperatur errechnet. GENTHON (1993) vermutet, dal
die hohen Gradienten im Bereich der Kuste, welche aufgrund der schlechten raumlichen Auf-
I6sung der GZM nicht erfal3t werden, die Hauptfehlerquelle darstellen. Aufierdem liegen fur
weite Teile der Antarktis grundlegende Beobachtungsdaten, wie z. B. fir den Niederschlag,
nicht mit ausreichender Genauigkeit vor (GENTHON 1994). GATES (1996) berechnet weltweit
die mittlere Differenz zwischen modellierter Lufttemperatur aus 11 verschiedenen Modellen
und Beobachtungsdaten. Regionen in Nordamerika und weite Teile der zentralen Antarktis
weisen Abweichungen von uber 8 K auf. Fur die Antarktische Halbinsel ergeben sich
Abweichungen zwischen 2 K und 4 K. Problematisch ist die Modellierung der
Meereisbedeckung unter Vernachlassigung dynamischer bzw. advektiver Prozesse. Die
Modellierung der Meereisbedeckung der Stdhemisphare fur eine globale Atmosphéare mit
doppeltem CO,-Gehalt allein auf der Basis von thermodynamischen Formulierungen flhrt le-
diglich zu sogenannten Losungen ‘erster Ordnung’ (HUNT ET AL. 1995) mit einer groRen
Spannbreite an Ergebnissen.

Die Auflésung der GZM ist zu grob, um Effekte im mesoskaligen Bereich, wie sie fir die
Antarktische Halbinsel anzunehmen sind, korrekt zu erfassen. Kustenlinien, Seen und hohe
Einzelberge werden nur an den Gitterpunkten des Rechengitters erfal3t und nicht als Vektorda-
ten in den GZM separat mitgefiihrt (HOUGHTON 1996). CATTLE (1991) fiihrt aus, dal’ die
Modellsimulation dort zu Schwierigkeiten fuhrt, wo physikalische Prozesse auf GrélRenskalen
ablaufen, die kleiner sind als die Maschenweite des Gitters, welches dem Modell zugrunde
liegt. Bei einer Maschenweite von 2.5° Breite und 3.75° Lange, wie in CATTLE (1991) flr das
Modell des United Kingdom Meteorological Office (UKMO) angegeben, wird beispielsweise
die antarktische Halbinsel durch lediglich 4 Gitterpunkte reprasentiert. Regional klimatische
Effekte werden deshalb kaum zur Geltung kommen koénnen. Im Modell NCAR-CCM-1,
dessen Modellergebnisse TzeNG ET AL. (1993) mit aktuellen Daten des antarktischen Klimas
vergleichen, fallt die Antarktische Halbinsel bei einer Gitterweite von 4,5° in Nordsudrichtung
und 7,5° in Ostwestrichtung nahezu vollstandig der Generalisierung zum Opfer. Neuere
Modelle wie z. B. das Modell ECHAM3 (WILD ET AL. 1995) mit einer Aufldsung von 1,1°
erlauben bereits regionale Analysen, wie WILD ET AL. (1995) am Beispiel Europas zeigen.
Zunehmende Bedeutung erhalten in diesem Zusammenhang Regionale Klimamodelle (RKM),
die bei héherer raumlicher und zeitlicher Auflésung an die GZM gekoppelt werden, so daR die
die Ergebnisse der GZM als Randbedingungen und Startbedingungen des RKM vorgegeben
werden (MCGREGOR 1997). Der Uberblick, DEN MCGREGOR (1997) iiber die Anwendung und
die Erfahrungen mit RKM gibt, zeigt, dal fur den Bereich der Antarktischen Halbinsel bisher
noch kein solcher Versuch unternommen wurde.

1.3.3  Konsequenzen aus dem IPCC-Report flir die Antarktische Halbinsel

Abbildung 23 in HOUGHTON (1996) zeigt die regionale Verteilung der prognostizierten Erwar-
mung, wie sie sich aus den gemeinsamen Forschungsarbeiten im Rahmen des IPCC bis 1995
ergab. Die Prognose basiert auf Modellierungen mit gekoppelten GZM fiir den Zeitpunkt der
Verdopplung des CO,-Gehaltes in der Atmosphére und unter Berlicksichtigung des Anstiegs
der Aerosolkonzentration in der Atmosphére. Die groRen Wasserflachen von stdlichem
Pazifik und sudlichem Atlantik treten als Gebiete relativ geringer Erwarmung mit Werten
zwischen 0 K und +1 K hervor. Die Kistenregionen der Antarkis sind im Gegensatz zu
friheren Modellierungen keine Gebiete besonders ausgepragter Erwarmung. Lediglich die
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Kiste an der Ostseite der Weddellsee bildet eine Ausnahme mit einer prognostizierten
Erwéarmung zwischen +5 K und +6 K. Fir die Antarktische Halbinsel zeigt die Abbildung im
Norden nur eine geringe Erwarmung und im Stden Werte zwischen +1 K und +2 K. Dasselbe
gilt fur die Bellingshausensee. Diese Prognose steht, was die Antarktische Halbinsel betrifft,
im Widerspruch zum bereits heute feststellbaren Klimawandel, wie er in Kapitel 5 ausfihrlich
dargestellt wird. Betrachtet man andererseits den modellierten und den aus
Beobachtungsdaten abgeleiteten Wandel der mittleren Temperatur fur den gesamten Globus
einerseits fur den Zeitraum zwischen 1955 und 1974, und andererseits zwischen 1975 bis
1994, ergibt sich ein vollig anderes Bild (HOUGHTON ET AL. 1996, S. 27 und S. 38): Die
Modellsimulation zeichnet die antarktischen Kustenbereiche als die Regionen mit dem
weltweit deutlichsten Klimawandel aus. Weddellsee und Amundsensee bilden Zentren
positiver Anomalien. Auch fir die nordliche Antarktische Halbinsel wird am Westrand des
Erwarmungszentrums tber der Weddellsee eine Erwarmung von tber +4.0 K modelliert. Die
weltweiten Beobachtungsdaten zeigen zwar fur die Nordhemisphéare eine gute
Ubereinstimmung mit der Modellierung, jedoch tritt die antarktische Kiiste nicht als Region
starker Erwdrmung auf (HUNT ET AL. 1995). Das deutliche Zentrum der Erwdrmung Uber
Weddellsee und Amundsensee in den Modellierungen ist in den Beobachtungen (berhaupt
nicht erkennbar, wobei zu bedenken ist, dafl fehlende Beobachtungsdaten einen Vergleich
zum Teil gar nicht zulassen. Lediglich eine bescheidene Erwdrmung im Bereich der
Antarktischen Halbinsel mit Werten zwischen +0.5 K und +1 K paust sich in den
Modellierungen durch.

1.3.4  Antarktis, Antarktische Halbinsel und globaler Klimawandel — Zusammen-
fassung

Aus den referierten Befunden lassen sich folgende Schlusse ziehen:

1. Die Klimamodelle reproduzieren die aktuelle Temperaturverteilung der Antarktis unbefrie-
digend.

2. Klimamodellierung und die Beobachtung von Temperaturtrends tber die letzten 50 Jahre
zeigen keine gute Ubereinstimmung fiir die Antarktis.

3. Die Frage, ob die Abweichungen zwischen Modell und Beobachtungen in der Antarktis an
Mangeln bei den Modellierungen oder an den kurzen Zeitreihen und der geringen Sta-
tionsdichte oder an beidem liegt, kann nicht geklart werden.

4. Die Antarktische Halbinsel mit ihrer relativ hohen Stationsdichte und relativ langen
Zeitreinen weist im Vergleich mit anderen Teilen des Kontinentes die beste
Ubereinstimmung zwischen Beobachtung und Modellierung auf.

5. Sind die Modellprognosen richtig, so muB sich in den né&chsten Jahren oder Jahrzehnten der
signifikante Temperaturanstieg im Bereich der Antarktischen Halbinsel fortsetzen. Andere
Kistenabschnitte der Antarktis mussen ebenfalls eine signifikante Erwdarmung zeigen.
Langfristig hingegen muf3 sich der Trend den Prognosen zufolge abschwéachen, und die
Antarktische Halbinsel als Region mit (berdurchschnittlicher Erwdrmung in den
Hintergrund treten.
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Die hier gegebene Darstellung beschrankt sich auf die mittlere Lufttemperatur. Die Verteilung
von Luftdruck, Niederschlag, Meereis und die mittlere saisonale Variation dieser Parameter
muften bei einer detaillierten Studie ebenfalls untersucht werden.

1.4 Wechselwirkung von Gletschern mit Klima- und Meeresspiegelschwankungen
1.4.1  Meeresspiegelschwankung und Massenbilanz glazialer Systeme - Uberblick

Die Schatzungen verschiedener Autoren fur den Beitrag von Gletschern zum beobachteten
Meeresspiegelanstieg in den letzten 100 Jahren sind sehr unterschiedlich (MEeIErR 1990). Fur
den Beitrag des antarktischen und des gronlandischen Eisschildes ist sogar das VVorzeichen des
Beitrages umstritten (WARRICK ET AL. 1996). MEIER (1993) gibt einen umfassenden Uberblick
uber die Unsicherheiten bei der Bestimmung der einzelnen Beitrdge zum
Meeresspiegelanstieg. Die Summe aus den verldBlichsten Schétzungen fiir die einzelnen
Glieder erklart lediglich ca. 25% des gemessenen Meeresspiegelanstiegs von 1.8 mm pro Jahr
in den letzten 100 Jahren. GrofRe Unsicherheit besteht beziuglich des Verhéltnisses der
Ablation von gegrindetem Eis und der Ablation von Schelfeis in der Antarktis. Die
Unsicherheit ist ebenso groRR wie der Fehlbetrag in der Bilanz aller Beitrdge zum beobachteten
Meeresspiegelanstieg (JACOBS ET AL. 1992). MEIER (1993, S. 155) fallt zusammen:

,, Therefore we conclude that a serious problem in understanding remains. Particularly
suspect are the estimates of the Greenland and Antarctic mass balances.

Unter vielen anderen Punkten fordert MEIER (1984) auch weitere Modellierungen und mehr
Messungen zur Massenbilanz subpolarer Gletscher.

1.4.2  Massenbilanz des antarktischen und grénlandischen Inlandeises

Die geschatzte Jahresakkumulation der Antarktis von ca. 2100 GT pro Jahr ist einer Verénde-
rung des Meeresspiegels um 6 mm pro Jahr dquivalent (Bubb UND SIMMONDS 1991). BubD
(1991) leitet ab, dall die momentane Massenbilanz der Antarktis eher etwas positiv ist und
keinen Beitrag zum beobachteten Anstieg des Meeresspiegels leistet. JACOBS ET AL. (1992)
hingegen nennen einen Wert von -469+639 GT fir die jahrliche Massenbilanz. PATERSON
(1993) schatzt den Beitrag der Antarktis als Residuum aller Faktoren, die zum
Meeresspiegelanstieg beitragen auf +0.65+0.61 mm pro Jahr. Die Angaben zur aktuellen
Massenbilanz des antarktischen Inlandeises reichen von -350 GT/Jahr bis zu +400 GT/Jahr.
Fur die Massenbilanz des gronlandischen Inlandeises finden sich Angaben zwischen -110
GT/Jahr und +12.6GT/Jahr (WARRICK ET AL. 1996). Aus einer Energiebilanzmodellierung
leitet OERLEMANS (1991) ab, daR eine Erh6éhung der Jahresmitteltemperatur um 1 K zu einem
Anstieg des Weltmeeresspiegels durch erhdhte Ablation des gronlandischen Inlandeises um
0.27 mm pro Jahr fihren wiirde. Aufgrund der GréRRe von antarktischem und gronlédndischem
Inlandeis konnen bereits kleine Veranderungen gewaltigen Einflul auf die Entwicklung des
Meeresspiegels haben, womit diese beiden Inlandeismassen die bedeutensten Quellen von
Unsicherheit bezlglich der Entwicklung des Meeresspiegels in der Zukunft darstellen
(WARRICK ET AL. 1996, S. 396 f.).
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Bei einem Anstieg der Lufttemperatur um 4 K im Bereich der antarktischen Kisten ermittelt
BubD (1991) einen Zuwachs an Feuchtigkeit in der Troposphére des Raumes von 30%,
welcher als zusatzliche Akkumulation tber der Antarktis zu einer Reduktion des Meeres-
spiegels um ca. +0.2 mm pro Jahr fihrte. Eine signifikante positive Anderung des
Meeresspiegels durch AusflieBen antarktischen Inlandeises erwartet BubpD (1991), abgeleitet
aus Uberlegungen zur Dynamik des Eispanzers, nicht eher als 100 Jahre nach dem Abschmel-
zen aller Eisschelfe. WARRICK ET AL. (1996, S. 379) falit den Kenntnisstand so zusammen:
Der gronléndische Eisschild wirde bei einer Erwdrmung der Atmosphare um 1°C mit 0.3
mm/Jahr zum Meeresspiegelanstieg beitragen. Die zusatzliche Akkumulation auf dem
antarktischen Eisschild wurde gleichzeitig zu einem negativen Beitrag von ca. -0,3 mm/Jahr
fuhren.

1.4.3  Globale Betrachtung der Massenbilanz von Gletschern und kleinen Eiskappen

Nur ca 0.54 % der Landeismasse sind in kleinen Eisdecken und alpinen Gletschern gebunden
(SHUMSKY ET AL. 1964, zitiert in KuHN (1993)), wobei kleine Gletscher der Antarktis
unberiicksichtigt bleiben. WARRICK ET AL. (1996) zeigen die Lokationen von kleinen
Gletschern weltweit (Abb. 1.4). Den Beitrag dieser Gletscher zur Verénderung des
Meeresspiegels geben WARRICK ET AL. (1996) mit 0.35 mm/Jahr in den letzten 100 Jahren an.
Die bei WARRICK ET AL. (1996) zitierten Angaben verschiedener Autoren reichen dabei von
0.18 mm/Jahr bis 0.46 mm/Jahr. Fir den Zeitraum von 1985 bis 1993 erhélt man einen Wert
von ca. 0,6 mm/Jahr. KUHN (1993) gibt an, daB der Anteil der ‘kleinen Gletscher’ am

Abb. 1.4:  Weltweite Verteilung von Gletschern (schwarze Punkte) und Inlandeisen (gerasterte
Flachen). Ein einzelner Punkt kann einen oder viele einzelne Gletscher représentieren.
Viele Gletscher am Rande des antarktischen Inlandeises sind aufgrund mangelnder
Information wegelassen (aus: WARRICK ET AL. 1996, S.370).
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Abb. 1.5:  Prognostizierte Beitrage zur weltweiten Veranderung des Meeresspiegels zwischen 1990
und 2100 nach dem Szenario 1S92a des IPCC-Report 1995 (aus WARRICK ET AL. 1996, S.
384).

gesamten beobachteten Anstieg des Meeresspiegels in den letzten 100 Jahren ungeféhr 5 cm +
2,5 cm betragt. WIGLEY UND RAPER (1995) bestimmen mit einem neueren Verfahren, welches
die Hohenverteilung der vergletscherten Flachen in den einzelnen Regionen beriicksichtigt,
fir den gleichen Zeitraum einen Bereich von 1,6 cm bis 5,8 cm Meeresspiegelanstieg.
Schéatzungen fiir die Zukunft sind weit weniger genau und reichen von 9 cm bis 30 cm (MEIER
1984, KuHN 1993) in den nachsten 100 Jahren. WIGLEY UND RAPER (1995) erhalten 12 cm bis
19 cm bei einer Erwarmung von +2 K im globalen Mittel. Dies entspricht einem Anstieg des
Meeresspiegels von 1.2 mm/Jahr bis 1.9 mm/Jahr. OERLEMANS UND FORTUIN (1992) schatzen
mittels eines statistischen Verfahrens die Reaktion kleiner Gletscher auf eine Erwarmung um
1 K ab, indem sie die Abh&ngigkeit der Massenbilanz von einer Temperaturerhthung fir
zwolf ausgewahlte Gletscher in verschiedenen Regionen auf die gesamte Vergletscherung der
jeweiligen Region extrapolieren. Sie nennen einen Wert von 0.58 mm pro Jahr Meeresspiegel-
anstieg als Folge der Zufuhr von Schmelzwasser aus kleinen Gletschern bei einer Erwérmung
um ein Grad tber 100 Jahre.

Die Grunde fur die grofie Spannbreite der Angaben sind vielféltig. Aus vielen Teilen der Erde
liegen nur spérliche Informationen zur Massenbilanz und zum dynamischen Verhalten der
kleinen Gletscher vor. Sparlich untersuchte Regionen sind u.a. der Golf von Alaska und Pata-
gonien. VVon den Gletschern der Antarktischen Halbinsel liegen keinerlei langfristige Erhebun-
gen vor. Modelle zur weltweiten Abschatzung der Massenbilanz kleiner Gletscher vernach-
lassigen z. T. die kleinen Gletscher Anarktikas und Gronlands vollstandig (WARRICK ET AL.
1996, S. 373). Abbildung 1.5 zeigt den prognostizierten Anstieg des Meeresspiegels bis zum
Jahre 2100 und die beteiligten Prozesse. Der Abbau kleiner Gletscher weltweit ist demnach zu
ungeféhr einem Drittel fur den Meeresspiegelanstieg verantwortlich. Die Frage ob in
Abbildung 1.5 der Beitrag der kleinen Gletscher der Antarktis und Gronlands integriert ist,
konnte nicht geklart werden.
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1.4.4  Reaktionszeit von Gletschern auf ‘climate forcing’

Bei der Untersuchung der Reaktion von kleinrdumigen glazialen Systemen auf externe Ver-
anderungen sind die unterschiedlichen Zeitskalen im Hinblick auf die Anpassung der
Kryosphare an atmospharische Schwankungen zu bedenken. Gletscher sind in der Regel auf-
grund der langsamen Anpassung und aufgrund der sich standig wandelnden Atmosphare Uber
den Gletschern nicht in einem Gleichgewichtszustand (TRENBERTH 1996). Die
Reaktionsweise und die zeitliche Verzogerung der Reaktion hangen in komplizierter Weise
vom Gefdlle, der L&nge und der Bewegungsart des Gletschers ab (RAYMOND 1980). Er fiihrt
aus, dal Vorstol3 und Rickzug verschiedener Gletscher asynchron verlaufen kénnen, obwohl
sie auf die gleichen Klimaschwankungen reagieren. KuHN (1981) fihrt die Prozesse, die
unterschiedliche Reaktionszeiten bedingen zuriick auf

e einjahrige Schwankungen der Gleichgewichtslinie und der Schneedeckeneigenschaften
ohne Zeitverzug,

o mittelfristige Schwankungen, die mit einer ein bis hundertjahrigen Phasenverschiebung zur
Anderung der FlieRdynamik und der GletschergéRe fiihren und

o langfristige Anpassungen in der Grof3enordnung der Verweildauer des Eises im Gletscher,
die er auf 100 bis 1000 Jahre fir kleinere Gletscher veranschlagt.

PATERSON (1994) nennt fur kleine Gletscher mit 150 bis 300 m Eismé&chtigkeit in gemaRigtem
maritimem Klima eine Reaktionszeit von 15 bis 60 Jahren beziglich Klimaschwankungen.
Fur Eiskappen in Kanada mit einer Machtigkeit von 500 bis 1000 m gibt er eine Reaktionzeit
von 250 bis 1000 Jahren an. Die grofReren Talgletscher an der Westseite der Antarktischen
Halbinsel liegen, was Grolle, Schmelzraten und Eismachtigkeit betrifft, zwischen diesen
beiden Kategorien. Reaktionszeiten zwischen 50 und 150 Jahren sind sicherlich realistisch.
Ableiten kann man die Reaktionszeit nach einer einfachen Beziehung aus dem Quotienten von
maximaler Eismachtigkeit und jahrlicher Schmelzrate an der Gletscherzunge (JOHANNESSON
ET AL. 1989). Die Rechnung kann fiir die Talgletscher der Marguerite Bay nicht durchgefiihrt
werden, da fast alle diese Gletscher ins Meer kalben, und somit die Ablation am Zungenende
nicht bekannt ist. Unter der Annahme, daR FlieBverhalten und GletscherausmaRe sich
annahernd an einen neuen mittleren klimatischen Zustand angepal3t haben, wenn eine Stérung
des FlieRgleichgewichtes im Zug der Gletscherbewegung von der Gletschermitte bis zur
Eisfront weitergegeben wurde, ergibt sich als Uberschlagsrechnung fir die Reaktionzeit (tm)
der Quotient aus halber Gletscherldnge (I) und mittlerer FlieRgeschwindigkeit (vim):

=— 1.1
mo2v, (1.1)

T

Zur selben Naherung fur die Reaktionszeit kommt man, wenn man von der mathematischen
Formulierung der Diffusion einer kinematischen Welle entlang eines Gletschers ausgeht
(PATERSON 1994, S. 331). Fur die im Mittelpunkt dieser Untersuchung stehenden Gletscher
erhélt man bei einer FlieRgeschwindigkeit von etwa 150 m pro Jahr und einer Gletscherldnge
von 25 km am Northeast-Gletscher eine Reaktionszeit von 85 Jahren. Der McClary-Gletscher
reagiert, mit ca. 12 km Lange und 100 m FlieRgeschwindigkeit pro Jahr, an seiner Eisfront
demnach bereits nach 60 Jahren.
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Diese Betrachtungen sind unvolistandig, da die Reaktion an der Eisfront mal3geblich vom
Kalbungsverhalten und somit von Meeresspiegelschwankungen beeinfluldt wird. Zudem treten
die klimatischen Verénderungen nicht als singulére Ereignisse auf, sondern missen als ein
kontinuierliches Signal angesehen werden. Die raumzeitliche Ausbreitung des klimatischen
Signals im Gletscher fuhrt zur Dissipation entlang des Gletschers. Es wird also tber den Glet-
scher ‘verschmiert’ und durch vorhergehende und nachfolgende Signale so iiberlagert, dal
keine eindeutige Zuordnung zwischen Klimaschwankungen und Gletscherverhalten mehr
maoglich ist. Mit anderen Worten: Bei Klimaschwankungen und Reaktionszeiten in gleicher
GroRenordnung wird das Signal-zu-Rausch-Verhéltnis im zeitlichen Verlauf so gering, dal
keine eindeutigen Riuickschlusse gezogen werden konnen. Die Schwankungen der
Gletscherzunge représentieren ein gewichtetes Mittel ber die Klimate der Vergangenheit
tiber einen Zeitraum, der so weit zuriickreicht, da3 keine weitere ‘Erinnerung’ an noch weiter
zurlckliegende Klimate im Eis gespeichert ist (JOHAESSON ET AL. 1989). WARRICK ET AL.
(1996) stellen hierzu fest, daR die meisten Gletscher dieser Erde mindestens seit der kleinen
Eiszeit nicht mehr im FlieRgleichgewicht sind. Daraus ergibt sich ein Randwertproblem flr
die mathematische Behandlung des Einflusses von Klimaschwankungen auf die
FlieRdynamik, da ohne Kenntnis der Gleichgewichtssituation die Startbedingungen einer
Modellierung nicht angegeben werden konnen (WARRICK ET AL. 1996).

Fir die Reaktionszeit der Eisdecke auf dem Plateau der antarktischen Halbinsel im Hinblick
auf Klimawandel geben PAREN ET AL. (1993) eine Wert von 1000 Jahren an.

1.45 Bedeutung der Massenbilanz der Antarktischen Halbinsel

Im Hinblick auf die Besonderheit von kleinen Gletschern am Rande der Antarktis stellt
WELLER (1992) die These auf, daB diese rasch auf einen Klimawandel reagieren werden und
deshalb sehr geeignet sind, kurz- bis mittelfristige Anderungen aufzuzeigen. Viele
Darstellungen der Massenbilanz der gesamten Antarktis (z. B. GIOVINETTO UND BENTLEY
1985) sparen den nérdlichen Teil der Antarktischen Halbinsel aus, da die komplizierte und
kleinrdumige Topographie keine einfache grof3flachige Parametrisierung zul&Bt. Die
Antarktische Halbinsel erhalt aber, verglichen mit der gesamten Antarktis, mit 23%
uberproportional viel Niederschlag im Vergleich zum Fl&chenanteil von nur 7% (DREWRY
UND MORRIS 1992).

DREWRY UND MORRIS (1992) schétzen den Beitrag der Antarktischen Halbinsel zum Anstieg
des Meeresspiegels auf ca. 0.5 mm in den néachsten 40 Jahren bei einer Steigerung der
Jahresmitteltemperatur um 2 K in diesem Zeitraum. Beziiglich aller Gebiete entlang der Ant-
arktischen Halbinsel mit Jahresmitteltemperaturen hoher als -11°C geben sie einen Beitrag
von 0.012 mm/(Jahr*Kelvin) an. Dies enspricht einem Beitrag von 1.0 mm in 40 Jahren.
Diese Abschatzung ist sehr grob wund geht lediglich von einem Beitrag von
0.25 m/(Jahr*Kelvin) an zuséatzlicher Ablation im Flachenmittel aus. Ihre Modellrechnungen
ziegen allerdings, dafl3 aufgrund steigender Akkumulationsraten die Plateauvereisung -0.5 mm
zur Veranderung des Meeresspiegels flr den betrachteten Zeitraum beitragt. Der Beitrag der
Antarktischen Halbinsel zur Verédnderung des Meeresspiegels wird also durch kleine
Gletscher mit betrachtlicher Ablation in niederen Lagen dominiert. Eine genauere Kenntnis
solcher glazialen Systeme ist also wiinschenswert, um die Abschétzungen der Massenbilanz
im Hinblick auf globalen Klimawandel zu konkretisieren. Dabei ist zu bedenken, dal’ die
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Ablation kleiner Gletscher von der sommerlichen Energiebilanz dominiert wird, wahrend der
Beitrag der Plateauvereisung von der Akkumulationsrate bestimmt wird. Andere Szenarien,
wie das bei DREWRY UND MORRIS (1992) zugrunde gelegte, fihren zu anderen Prognosen;
(siehe dazu die Diskussionsbeitrage im Anhang der Veroffentlichung, DREWRY UND MORRIS
1992, S. 42). PAREN ET AL. (1993) flihren aus, dal} der Beitrag der Antarktischen Halbinsel zu
einer Veranderung des Meeresspiegels bei einem Anstieg der Akkumulationrate um 50% ohne
Veranderung der Eisverlustrate bei -0.3 mm/Jahr liege. Bei konstanter Akkumulationsrate
aber einer Zunahme der Eisverlustrate um 50% uber die ndchsten 100 Jahre berechnen sie
einen Beitrag der Antarktischen Halbinsel von 0.15 mm/Jahr zum Meeresspiegelanstieg.

1.5 Zusammenfassung von Kapitel 1

Die wichtigsten Erkenntnisse aus dem in Kapitel 1 gegebenen Literaturliberblick sind hier
nochmals thesenhaft zusammengefaft:

e Die Klimate der Antarktis stehen in enger und vielféltiger Wechselwirkung mit dem allge-
meinen Zirkulationssystem der Erde.

o Der prognostizierte Klimawandel wird Auswirkungen fiir die Antarktis haben und es wird
spezielle Riickkopplungen mit den niederen Breiten geben.

e Die Art und Intensitat der Auswirkungen prognostizierten Klimawandels fur den Raum der
Antarktischen Halbinsel ist noch unklar.

e Kieine Gletscher weltweit liefern einen wichtigen Beitrag zur weltweiten Entwicklung des
Meeresspiegels

e Die Reaktionsweisen und die Reaktionszeiten Kkleiner Gletscher missen bei der
Abschatzung ihrer Bedeutung als Systemkomponenten bzw. Klimazeugen bedacht werden.

o Der Beitrag der kleinen Gletscher der Antarktischen Halbinsel zum weltweiten Anstieg des
Meeresspiegels kann derzeit nicht mit ausreichender Sicherheit angegeben werden.
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2 DIE SCHNEEBEDECKUNG AUF GLETSCHERN
2.1 Die Schneedecke - Einfuhrung und Stand der Forschung

Die Schneedecke trennt das darunter liegende Gletschereis von der Atmosphére. Da alle verti-
kalen Massen- und Energieaustauschprozesse zwischen Gletscher und Atmosphére die
Schneedecke entweder durchdringen oder in der Schneedecke selbst stattfinden, ist diese flr
das Lokalklima und den oberflachlichen Massenhaushalt des Gletschers von entscheidender
Bedeutung. Oberhalb der Schneelinie ist die Schneedecke ein ganzjédhiges Phdmomen,
wéhrend sie in der Ablationszone eines Gletschers nur flr bestimmte Zeitrdume im Jahr
auftritt. Die Schneedecke stellt ein Archiv des Wettergeschehens dar, da atmosphérische
Einflisse wie Niederschldage, Schmelz-Gefrierzyklen oder Starkwindereignisse Verander-
ungen in der Schneedecke hinterlassen, die am inneren Aufbau, an der Oberflachen-
beschaffenheit und an der Art der Schneekristalle zu erkennen sind. Die Machtigkeit und
Dichte der jahrlichen Schneedecke determiniert die Massenbilanz des Gletschers an seiner
Oberflache. Im Gegensatz zur groRen zeitlichen Verzdgerung der Reaktion von Gletschern auf
Klimaveranderungen (— Kapitel 1.4.4) ist die Schneedecke den atmosphérischen
Bedingungen direkt ausgesetzt und, das Witterungsgeschehen bildet sich ohne nennenswerten
zeitlichen Verzug ab.

Umfassende Darstellungen der Bedeutung und der Eigenschaften der Schneedecke werden bei
US ARMY CORPS OF ENGINEERS (1956), WILHELM (1975), MALE (1980), GRAY (1981) und
PATERSON (1994) gegeben. Eine Zusammenfassung physikalischer Schneemodelle gibt
MoRrRIs (1991). Sie unterscheidet Ansétze, die die Schneedecke als Mischung aus flissigem
Wasser, Wasserdampf, Eiskristallen und Luft ansehen (Mischungstheorie), von Ansétzen, die
die atmospharischen Randbedingungen, bzw. den Austausch von Impuls, Masse und Energie
mit der Atmosphére in das Zentrum der Betrachtung stellen.

Die mathematischen Formulierungen der Mischungstheorie betrachten die Phaseniibergénge
und die Energie- und Massenerhaltung im Schneepaket (COLBECK 1972, WANKIEWICZ 19783,
1978b, MORRIS 1987, NEEMAN ET AL. 1988, CoLBECK 1989, MORRIS 1990, MORLAND ET AL.
1990, ILLANGASEKARE ET AL. 1990, JORDAN 1991, MORRIS ET AL. 1994, TSENG UND
ILLANGASEKARE 1994, GRAY ET AL. 1995, PFEFFER UND HUMPHREY 1996, MORRIS ET AL.
1997, STURM UND BENSON 1997).

Der Energieumsatz an der Grenzflache zwischen Atmosphdre und Schneedecke ist Ge-
genstand vieler Arbeiten. Zusammenfassende Darlegungen der physikalischen Prozesse erhélt
man unter anderem bei KRAUS (1975), ANDERSON (1976), KUHN (1984), MALE UND GRANGER
(1981) und MORRIS (1991).

STUVE (1988) ermittelt die Schneeschmelze eines Einzugsgebietes in Skandinavien aus einer
Energiebilanzmodellierung und einfachen Parametrisierungen der Schneedecke. Eindi-
mensionale Energie-Massenbilanzmodelle werden von SIEMER (1988) und JORDAN (1991)
prasentiert. Ein kombiniertes Schneedecken-Atmosphdrenmodell auf der Grundlage
physikalischer Parametrisierungen fir die flachenhafte Anwendung stellen BRUN ET AL.
(1989) und BRUN ET AL. (1994) vor. Uberpriift wird das Modell mittels Lysimeter-Messungen
fur eine Lokation und mittels AbfluBmessungen fiir ein gesamtes Einzugsgebiet in den
franzosischen Alpen. Weitere physikalische kombinierte Atmosphéren-Schneedecken-
Modelle werden bei BADER UND WEILENMANN (1992) und ARNOLD ET AL. (1996)
beschrieben. Neben dem Austausch von turbulenter Warme und Strahlungsenergie mit der
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Atmosphére werden auch die Temperaturverteilung und die Phaseniibergédnge in der
Schneedecke berechnet. Die erwdhnten Modelle zeichnen sich durch grof3en numerischen
Aufwand und aufwendige mathematische Formulierung aus.

Fur operationelle oder flachenhafte Modelle, bei denen nur wenige Eingangsgrofien verfligbar
sind, werden haufig ‘effektive’ Parameter cingesetzt, die die komplizierte physikalische
Modellierung substituieren. Solche Verfahren fuhren zu der Schwierigkeit, da Systemfehler
oftmals nicht erkennbar sind, da sie durch Kalibrierungsmoglichkeiten im Modell nicht zu
Tage treten (MORRIS 1991, S. 108). Modelle, die rdumlich differenzierte Datensatze erzeugen,
integrieren h&ufig fernerkundliche Datensédtze zur Abschatzung der Ausdehnung oder des
Zustandes von Schnee- und Eisflachen (CLINE 1992, GRATTON ET AL. 1993, SEIDEL UND
MARTINEC 1993, BAUMGARTNER UND APFL 1994a, 1994b, MARTINEC UND RANGO 1995,
SCHNEIDER ET AL. 1996). Auch Radardaten aktiver Sensoren wie z.B. des ERS werden zur
Abgrenzung der Schneeausdehnung in Einzugsgebieten eingesetzt (HAEFNER ET AL. 19933,
1993b, ROTT UND NAGLER 1995). Strahlungsflisse konnen mit Hilfe der spektralen
Charakteristika der Schneedecke durch den Einsatz von Mikrowellen-, thermaler und
optischer Fernerkundungssensoren regionalisiert werden (HALL ET AL. 1988, HALL ET AL.
1989, PARLOW UND SCHERER 1991, DUGUAY 1993, CUTLER UND MUNRO 1996, GUNERIUSSEN
1995). Insbesondere die Ableitung der Albedo aus optischen Aufnahmen des Systems Landsat
TM verdient Beachtung (DozIEr 1989, ROBINSON ET AL. 1992, KOELMEIJER ET AL. 1993).

Im weiteren Verlauf des Kapitels werden die Prozesse und Zusammenhénge néher ausgefihrt,
die fur diese Arbeit von zentraler Bedeutung sind. Neben der allgemeinen Rolle des Schnees
in der Klimatologie (Kapitel 2.2) sind drei weitere Aspekte zu betrachten:

e Die Ergebnisse der Gelandearbeiten werden in Bezug gesetzt zu den Aufnahmen eines ab-
bildenden aktiven Radarsatelliten im Hinblick auf den Zustand der Schneedecke. Zur Inter-
pretation der Schneedecke der Radarbilder ist die Unterscheidung von Schneezonen auf ei-
nem Gletscher von grofRer Bedeutung (SAURER ET AL. 1998). Die theoretische Fundierung
dieses Zusammenhanges wird in Kapitel 2.3 im Hinblick auf die Schneedeckentypen und
in Kapitel 4 im Hinblick auf die fernerkundliche Erfassung gegeben.

o Auf der Basis meteorologischer Messungen in der bodennahen Luftschicht wird der verti-
kale Austausch von Energie zwischen der Schneedecke und der unteren Atmosphare be-
trachtet. Die Darstellung der hierbei wesentlichen Prozesse wird in Kapitel 2.4 gegeben.

e Die mikrometeorologische Modellierung wird mit dem oberflachennahen Massenhaushalt
der Schneedecke verglichen, ohne daR eine aufwendige Modellierung der Prozesse in der
Schneedecke unternommen wird. AKAN (1984) zeigt, dal die Tagesschwankungen der
Lufttemperatur wahrend der Friihjahrsschmelze die saisonale Schneedecke bis in grofRe
Tiefe beeinflussen, und der Abflul? aus der Schneedecke u. a. davon gesteuert wird. Die
Tatsache, da3 Tagesschwankungen der Lufttemperatur im Hochsommer der hohen Breiten
in Relation zum mehrtagigen Witterungsverlauf wenig Bedeutung haben, erlaubt es, in die-
ser Arbeit bei der Modellierung der Schneeschmelze auf ein Schneedeckenmodell zu ver-
zichten. Die GroRen des Massenhaushaltes der Schneedecke werden in Kapitel 2.5 naher
erlautert.
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2.2 Die Rolle des Schnees in der Klimatologie

Einen Uberblick iber die Rolle der Schneedecke in der Klimatologie gibt KUuKLA (1981). Die
Schneeakkumulation und die Schneebedeckung wird vom Klima determiniert und dies fuhrt
wiederum zu spezifischen Rickkopplungen. Die Riickkopplungen beruhen auf den physikali-
schen Eigenschaften der Schneedecke. Hierzu zahlen die hohe Albedo schneebedeckter Fla-
chen gegentiber anderen Oberflachen und die Dampfung von Temperaturschwankungen durch
die Freigabe oder den Verbrauch von Schmelzenergie (TRENBERTH 1996, KuHN 1983). Die
geringe Warmeleitfdhigkeit des Schnees schiutzt zudem den Untergrund vor kurzeitigen
Temperaturschwankungen. Langanhaltende Schneebedeckung im Sommer erniedrigt die
mittlere Lufttemperatur gegeniiber aperen Flachen, da die Oberflachentemperatur der Schnee-
decke auch bei positiver Lufttemperatur nicht tber 0° C steigen kann. Damit ist auch als ma-
ximaler Wasserdampfdruck 6.1 hPa an der Oberflache von Schnee und Eis vorgegeben, da
dies 100% geséttigter Luft bei 0°C entspricht. Dies kann bei positiven Lufttemperaturen im
Sommer mikroklimatologisch zur Veringerung der mittleren absoluten Luftfeuchte flihren
(KUKLA 1981). Anderseits kann die Schneeflache auch als Verdunstungsflache zur Erhéhung
der Luftfeuchte beitragen. Der Abbau und Umbau der Schneeflache vollzieht sich in
Abhangigkeit von den atmospharischer Gréflen und vom EinfluR des Untergrundes. KUKLA
(1981) nennt im Hinblick auf die Einstrahlung in die Schneedecke als EinflulgroRen die
Strahlung im sichtbaren Licht, im nahen Infrarot und die langwellige Einstrahlung, sowie die
Hohe der Sonne tiber dem Horizont. Fuhlbare Warme, Bodenwarmestrom, atmosphérischer
Wasserdampf und Niederschlag sind weitere EinfluBgroRen.

Mit GZM kann die groBrdumige Verdnderung der atmospharischen Zirkulation Dbei
veranderter Ausdehnung der weltweiten Schneedecke untersucht werden (WiLLIAMS 1975).
Allerdings missen die vielseitigen Wechselwirkungen zwischen Schneedecke und Atmo-
sphére, wie sie bereits angedeutet wurden, moglichst genau parametrisiert werden (KUKLA
1983). Dariiber hinaus kann die Beobachtung der Anderung der Schneeakkumulation als einer
der ‘Fingerabdriicke’ bei einer Strategie zur Entdeckung eines CO,-induzierten Klimawandels
dienen (SCHLESINGER 1993). LoH (1995, S. 24) faf3t die Rolle der Schneedecke zur Beobacht-
ung von Klimavariabilitat so zusammen:

,,Schneedecken sind als Indikatoren fiir Klimadnderungen sehr gut geeignet, da sie
kurzfristige Fluktuationen Uber Monate aufsummieren und im Vergleich zum Nieder-
schlag ein wesentlich hoheres Signal-zu-Rausch-Verhaltnis besitzen. Sie sind dadurch
zum Auffinden von Klimasignalen im interannuellen und Dekadenbereich anwendbar.

KUHN (1981) errechnet fir die Schwankungen der Schneezonen auf alpinen Gletschern eine
Verschiebung der Gleichgewichtslinie um 100 m nach oben bei einem Anstieg der mittleren
Jahrestemperatur von 0.7 K. Diese Verschiebung erhielte man ebenfalls bei einem Riickgang
der Akkumulation um 400 kg/m? oder einem Anstieg der Strahlungsbilanz um 15 W/m?.
Auch wenn die Verhdltnisse an der Westseite der Antarktischen Halbinsel anders sind als fur
alpine Gletscher, so kann doch geschlossen werden, dalR Schwankungen der mittleren
Lufttemperatur, der Strahlungsverhéltnisse und des Niederschlagsregimes im Untersuchungs-
raum sich in einer vertikalen Verschiebung von Schneezonen direkt und signifikant
bemerkbar machen mussen.
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2.3 Schneezonen auf Gletschern

PATERSON (1994) teilt die Schneebedeckung in folgende Zonen ein (Abb. 2.1): Die hdchsten
Bereiche des Gletschers werden durch die Trockenschneezone eingenommen, die nie
Temperaturen von tber 0°C ausgesetzt ist. Hier findet keine Schmelzmetamorphose statt.
Nach unten schliel3t sich die Perkolationszone an, die zeitweise Schmelzprozesse erleidet. Das
Schmelzwasser perkoliert in der Schneedecke und gefriert an anderer Stelle oder nach
Absinken der Lufttemperatur. Durch die Schmelz-Gefrierzyklen wird die Schneedecke stéarker
verdichtet und weist groRere Korner auf als in der Trockenschneezone. Die daran
anschlieBende Nal3schneezone wird dadurch definiert, da am Ende des Sommers die gesamte
Schneedecke des Jahres auf eine Temperatur von 0°C angewdrmt wurde. Gletscherabwaérts
wird die Schneeméchtigkeit am Ende des Sommers durch die Ablation immer geringer, bis an
der Schneelinie das Gletschereis zu Tage tritt. Zwischen aperem Gletscher und
NaBschneezone ist oftmals eine Zone ‘aufgesetzten’ Eises (‘superimposed ice’) erkennbar.
Dieses entsteht durch kompaktes Gefrieren von Schmelzwasser aus der Nalschneezone. Die
hier beschriebene Einteilung bezieht sich auf Schneezonen, die sich allmahlich rdaumlich
verschieben konnen. Die Abgrenzungen beziehen sich aber auf die Summe der
Witterungsablaufe eines gesamten  Gletscherjahres. Bei der Interpretation der
Fernerkundungsdaten im Hinblick auf Schneezonen muf3 deshalb zwischen Prozessen, die
mittelfristig zeitlich invariant sind, und kurzfristigen Verédnderungen unterschieden werden.
Waéhrend die Trockenschneelinie mindestens fur den Zeitraum eines Jahres stabil ist,
unterliegt der Feuchtegehalt der obersten Schneedecke in der Perkolationszone je nach
Witterung kurzfristigen Schwankungen. Deshalb mul3 zwischen der Perkolationszone mit
momentan in der Schneedecke vorhandenem Flussigwasser und der Perkolationszone, welche
momentan vOllig durchgefroren ist, unterschieden werden. Darauf wird in Kapitel 4 nochmals
einzugehen sein. Die Abgrenzung von NaRschnee- und Perkolationszone kann nur dort vorge-
nommen werden, wo das einjahrige Schneepaket eindeutig vom darunter liegenden é&lteren
Firn abgegrenzt werden kann.

Accumulation area <— Ablation —
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Abb. 2.1:  Zonen im Akkumulationsgebiet eines Gletschers (aus: PATERSON 1994)
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2.4 Energiehaushalt an der Schneeoberfléache

Aufgrund des Energieerhaltungssatzes muf die Summe aller vertikalen Energieflisse zu jeder
Zeit Null ergeben. Unter Vernachlassigung kleinrdumiger horizontaler Energietransporte an
der Schneeoberflache flhrt dies zu (PATERSON 1994)

M+S=R+H+E+P (2.1)
mit  M: Schmelzenergie S: Verénderung des Energieinhaltes der
Schneedecke

R: Strahlungsbilanz H: FluR flhlbarer Wéarmestrom
E: FluR latenter Warme P: Eintrag von Energie durch Niederschlag.

Die GroRen auf der rechten Seite nehmen positive Werte an, wenn sie zu einer Zufuhr von
Energie aus der Atmosphére in die Schneedecke fiihren. Die beiden Grof3en auf der linken
Seite von 1.1 erhalten positives VVorzeichen, wenn Schnee geschmolzen wird und wenn der
Warmeinhalt der Schneedecke erhdht wird. Bei der folgenden Diskussion der einzelnen
Terme wird auf die besonderen Bedingungen des Untersuchungsgebietes insofern
eingegangen, als dall dargestellt wird, wie der jeweilige Beitrag in dieser Untersuchung
behandelt wurde. Fiir andere Untersuchungsgebiete oder andere Zeitrdume kann sich eine
andere Behandlung der einzelner Terme als notwendig erweisen.

Die Warmeleitféhigkeit des Schnees (o) &Rt sich in Abhé&ngigkeit von der Dichte (p) zu

(p{o.ozu 2.5p2(cm2] Mﬂj 2.2)
g mK

bestimmen (BRANDT UND WARREN 1993). Der Speicherwarmestrom (S) in Abhéngigkeit des
Temperaturgradienten (8T/5z) ergibt sich zu

ar
S=p—. 2.3
? (2.3)

Bei einer Schneedichte von 500 kg/m® und einer maximalen Temperaturdifferenz von 1 K in
den oberen 2 m berechnet man einen vernachlassigbaren Speicherwarmestrom von 0.3 W/m?
in den Gletscher. Kurzfristige Schwankungen der Schneedeckentemperatur mitteln sich in der
Energiebilanz heraus, solange wéhrend des Sommers die Lufttemperatur im Mittel nicht weit
unter 0°C fallt. Sofern eine Schneedecke in den obersten Metern durch Isothermie gepragt ist,
wie das im Untersuchungszeitraum im Bereich der AWS der Fall war, kann auf die Bestim-
mung des Speicherwarmestroms verzichtet werden. Mit in die Tiefe perkolierendem Schmelz-
wasser werden dagegen erhebliche Energiemengen in die Tiefe gebracht. Die mitgefihrte
Schmelzwérme wird beim Wiedergefrieren in groRerer Tiefe frei und erwérmt dort den
Eiskorper. Fir die Energiebilanz der obersten Schneedecke ist diese Energie im Term M
enthalten. Die Schmelzenergie (M) wird mit dem anfallenden Schmelzwasser aus der ‘oberen
Schneedecke’ abgefiihrt.

Der Eintrag von Energie durch Niederschlag héngt linear von der Niederschlagsmenge und
dem Temperaturunterschied zwischen der Schneedecke und der unteren Atmosphére ab.



23

Beide Grolien sind fur den Untersuchungszeitraum so gering, dal® der Beitrag des Niederschla-
ges zur Energiebilanz mehrerer Tage vernachléassigbar ist. Es ergibt sich so eine vereinfachte
Energiebilanzgleichung der Form

M=R+H+E. (2.4)

Die Strahlungsbilanz (R) wurde an den AWS direkt gemessen. Die beiden turbulenten
Warmestrome, latente und fuhlbare Warme, konnen aus den vertikalen Gradienten des
Impulses, der Temperatur und der Feuchte bestimmt werden.

2.4.1  Strahlung

Die Strahlungsbilanz setzt sich zusammen aus kurzwelligem und langwelligem Anteil:
R =KW (1- o) + Ag +A, (2.5)

mit KW der kurzwelligen Einstrahlung, der Albedo (o), der terrestrischen, langwelligen Aus-
strahlung (Ao) und der atmosphérischen, langwelligen Gegenstrahlung (A,).

2.4.1.1 Kurzwellige Strahlung

Das Verhéltnis von Strahlungsbilanz zu kurzwelliger Strahlung steigt mit alternder Schnee-
decke an, da die Albedo des Schnees abnimmt, und so ein groRerer Anteil der kurzwelligen
Strahlung der Schneedecke als Energiegewinn zur Verfligung steht (AGUADO 1985). Die
Albedo einer Schneedecke ist im sichtbaren Licht sehr hoch, wahrend im Infrarot die Schnee-
decke ein annédhernd schwarzer Strahler ist (WARREN 1982). SERGENT ET AL. (1993) geben flr
frischen, feinkdrnigen Schnee Albedowerte zwischen 0.9 und 0.95 im Wellenlangenbereich
von 400 nm bis 700 nm an. Die kurzwelligen Strahlungsfliisse wurden an den AWS im
Untersuchungsgebiet direkt gemessen. Untersuchungen zur Abhéngigkeit der Albedo vom
Einfallswinkel, dem Schneealter und der KorngroRe finden sich unter anderem bei Dunkle
und BEVANS (1955), WARREN (1982) UND COLBECK (1988).

Die Schneeoberflache stellt fir die kurzwellige Einstrahlung keine absolute Grenzflache dar,
da ein Teil der Strahlung in den Schneekérper eindringt und dort absorbiert oder reflektiert
wird. SCHWERDTFEGER UND WELLER (1977) messen fir feinkdrnigen Schnee in der Antarktis,
dal 4% des Energieumsatzes an kurzwelliger Strahlung tiefer als 50 cm unter der Schneeober-
flache stattfindet. Da die terrestrische Ausstrahlung der Schneedecke an der Oberflache auf-
tritt, ergibt sich ein EnergietiberschuB in einigen Zentimetern Tiefe. CHOUDHURY (1981) leitet
ab, daR, aufgrund der wellenldangenabhangigen Extinktion der Einstrahlung im Schnee, der
Energieumsatz in der Schneedecke Uberschétzt wird, wenn die kurzwellige Einstrahlung tber
den gesamten Wellenldngenbereich als integrale GroRe behandelt wird. BRANDT UND
WARREN (1993) erhalten ein geringfligig hohere Schneetemperatur von lediglich +0.2 K in 10
cm Tiefe gegeniiber der Oberflachentemperatur im Strahlungsgleichgewicht. Hohe Werte von
+4 K in 10 cm Tiefe gegeniiber der Oberflachentemperatur fiihren sie auf strahlungsbedingtes
Aufheizen der Temperaturfuhler bei den Messungen und ungenlgende radiometrische
Auflésung bei der Modellierung zuriick. Der Energieumsatz kurzwelliger Strahlung in der
Tiefe kann zu Schmelzprozessen unter der Schneeoberflache fihren. KoH UND JORDAN (1995)
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nutzen ein eindimensionales Schneedeckenmodell zur Abschédtzung dieses Effektes. Sie
zeigen, daf3 das Schmelzen unter der Oberfliche ‘sub-surface melting’ nur bei Schnee mit
geringer Dichte auftritt. Das Temperaturmaximum, und damit die hdchste Schmelzrate, tritt in
ihrem Modell bei ca. 5 cm Tiefe auf. WINTHER ET AL. (1996) berichten von ausgeprégten
Schmelzprozessen und grofRem Anfall von Flissigwasser in ca. 1 m Tiefe in einem
Blaueisfeld in Dronning Maud Land bei Lufttemperaturen von lediglich -3°C. Benachbarte,
schneebedeckte Flachen wiesen diesen Effekt nicht auf. Der interne Glashauseffekt mit einem
Temperaturmaximum unter der Oberflache ist im Blaueis offensichtlich wesentlich
ausgeprégter als in Schneedecken. B@GGILD ET AL. (1995) schlieBen aus der gleichen
Untersuchung, daf? die Kombination aus niedriger Albedo und geringerem Extinktionskoeffi-
zienten im Blankeis, verglichen mit Schnee, fur den ausgepragten internen Glashauseffekt
verantwortlich ist.

Da im Untersuchungszeitraum in der Schneedecke hohe Schneedichten um 500 kg/m* und
weitgehende Isothermie bei 0°C auftrat und der Austrag von Masse jeweils Uber einen
Zeitraum von mehreren Tagen und fiir das gesamte obere Schneepaket von ca. 1 m Tiefe be-
stimmt wurde, spielt der Effekt des ‘subsurface melting’ keine Rolle. In den
Schneeschachtaufnahmen konnte der Effekt nicht beobachtet werden.

2.4.1.2 Langwellige Strahlung

Fur die Parametrisierung der langwelligen Einstrahlung aus der Atmosphare werden verschie-
dene Ansatze angegeben, die von der 4. Potenz der Temperatur und auBerdem von der Luft-
feuchte in der bodennahen Luftschicht abh&dngen (SAUNDERS UND BAILEY 1997). BRUTSAERT
(1975) leitet eine Abhéngigkeit der atmospharischen Gegenstrahlung von Luftemperatur und

Wasserdampfdruck in 2 m Hohe in der Form
1

A cT*E/T)" (2.6)

ab. IDso (1981) und KIMBALL ET AL. (1982) geben eine Formel an, bei der der EinfluR der
Luftfeuchte auf die Gegenstrahlung linear eingeht. MARKS UND DozIer (1979) fiigen
ahnlichen Ansdtzen einen Term an, der die atmospharische Gegenstrahlung des oberen
Halbraumes in einen atmospharischen Anteil und in einen Anteil, der von Erhebungen im
Umkreis herruhrt, einteilt. Der Gewichtungsfaktor zwischen beiden Anteilen wird als das
Quadrat des Cosinus des mittleren Horizontwinkels berechnet. Damit eignet sich der
Modellansatz auch fir flachenhafte Berechnungen in stark reliefiertem Gelande. Bei
Bewdlkung erhoht sich die atmosphérische Gegenstrahlung je nach Wolkentyp. Dieser Effekt
kann mit einem Ansatz der Form

A, ocl+an’ (2.7)

abgeschatzt werden (AASE 1982, SAUNDERS UND BAILEY 1997), wobei n die
Wolkenbedeckungsrate und a ein Koeffizient, der von der Wolkenart abhéngt (Brutsart 1982),
ist. KING (1996) extrahiert aus Daten verschiedener antarktischer MeRstationen ebenfalls eine
Abhéngigkeit der Gegenstrahlung von der 4. Potenz der Lufttemperatur. Er zeigt aber, dal mit
Temperaturen, die oberhalb der Inversionsschicht gemessen wurden, der Zusammenhang
besser mit der 6. Potenz der Lufttemperatur beschrieben wird.
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Die langwellige Ausstrahlung der Schneedecke gehorcht dem Stefan-Boltzmann-Gesetz:
A, = eoT,*. (2.8)

o bezeichnet die Stefan-Boltzmann-Konstante und & beschreibt die Emissivitat der Schnee-
decke, die mit Werten zwischen 0.97 und 0.99 angegben wird (BRUTSAERT 1982). Da die
Oberflachentemperatur (To) der Schneedecke nicht direkt radiometrisch bestimmt werden
konnte, ergdbe sich bei der vollstdndigen Modellierung der Strahlungsbilanz eine grofie
Unsicherheit, da ein kleiner Fehler bei der Abschatzung der Oberflachentemperatur aufgrund
der Abhéngigkeit von der 4. Potenz der Temperatur zu enormen Fehlern in der
Strahlungsbilanz fuhrt. GRANGER UND GRAY (1990) schlagen einen Ansatz vor, bei dem die
terrestrische Austrahlung als linear abhéngig von der kurzwelligen Einstrahlung angesehen
wird. Aufgrund der vielfaltigen Einflisse auf die Oberflachentemperatur der Schneedecke
birgt dieser Ansatz aber erhebliche Unsicherheiten, zumal sich die empirisch gefundene
Beziehung nicht auf andere Untersuchungsgebiete Ubertragen laRt. Nur wéhrend eindeutiger
Schmelzperioden kann unter der Annahme (T(=0°C) die langwellige Austrahlung bestimmt
werden. Fir andere Zeitrdume miRte in einem Atmospharen-Schneedeckenmodell die
zeitliche  Anderung der  Oberflichentemperatur  als  resultierende  GroRe  des
Energiebilanzmodells bestimmt und zur Berechnung der Oberflachentemperatur des néchsten
Zeitschrittes eingesetzt werden (YOUNG UND WO0O 1997).

2.4.2  Der Austausch turbulenter Warme

Der Begriff ‘Austausch turbulenter Warme’ bezeichnet den Transport von Energie zwischen
der Oberflache und der Atmosphére mittels turbulenter Durchmischungsprozesse in der
bodennahen Luftschicht. ‘Warme’ als physikalischer Begriff beschreibt hierbei den
Energieinhalt eines Systems und nicht das Empfinden des Menschen. Die betrachteten
Energieinhalte sind:

e der Warmeinhalt, der als fihlbare Warme dem Produkt von Warmekapazitat der Luft,
Temperatur und Masse der Luft entspricht (KUCHLING 1988),

o die latente Energie, die bei einem Phasenlibergang der Beimengung von Wasserdampf in
der Luft frei wird und

¢ die kinetische Energie, die in der Bewegung der Luftmasse gespeichert ist.

Die turbulente Durchmischung der bodennahen Luftschicht wird verursacht durch Stérungen
der laminaren Stromung, welche durch Divergenzen im Stromungsfeld und durch Bodenrei-
bung ausgeldst werden. Dies bewirkt den vertikalen und horizontalen Transport von Impuls
(kinetischer Energie), Temperatur (fuhlbarer Wéarme) und Wasserdampf (latenter Energie)
entlang der lokalen Gradienten dieser GroRen. Neben den Lehrbiichern Uber die bodennahe
Luftschicht (GEIGER 1961, OKE 1978, BRUTSAERT 1982, ARYA 1988, GARRATT 1992,
BLACKADAR 1997) gibt es auch eine Reihe von Veroffentlichungen in Zeitschriften, die den
Kenntnisstand zum turbulenten Wé&rmeaustausch zusammenfassen (GRAINGER UND LISTER
1965, BuscH 1973, KUHN 1979, KUHN 1984, ANDREAS 1987, MORRIS 1989).

Eine umfassende Darstellung aller Transportmechanismen in der unteren Atmosphére flhrt zu
einem komplizierten, nichtlinearen differenziellen Gleichungssystem (BRUTSAERT 1982, 37
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ff), welches nicht geschlossen geldst werden kann. Zur Ableitung eines physikalischen Mo-
delles, welches diesen Energielibergang beschreibt, missen deshalb Vereinfachungen
getroffen werden: Um die Differentialgleichungen fir Impuls, Wéarmeinhalt und Feuchte zu
I6sen, wird eine Analogie der Austauschprozesse dieser drei Grolien angenommen. Mittels der
Anwendung dieses Ahnlichkeitsprinzips (‘similarity principle’) (PANOWSKY 1961), wie es
PRANDTL (1904) vorschlagt, kénnen geschlossene Ldsungen der Differentialgleichungen
abgeleitet werden. Unter der Annahme, dal die horizontalen Gradienten der Grolien
signifikant geringer sind als die vertikalen Gradienten, kann das dreidimensionale Problem
auf einen eindimensionalen Ansatz reduziert werden. Diese Annahme beinhaltet die
Forderung nach Isotropie des Raumes bezuglich der Transportmechanismen des turbulenten
Austausches und beziiglich der beiden horizontalen Raumrichtungen des dreidimensionalen
Koordinatensystems. Die Forderung nach Isotropie in horizontaler Richtung bedeutet, dal in
einer genligend groRen Umgebung um den MefRpunkt die Oberflacheneigenschaften uniform
sein missen. ESSERY (1997) zeigt, dal die Modellierung des turbulenten Austausches tber
heterogenen Flachen, wie teilweise von Schnee bedeckten Wiesen, zu fehlerhaften
Ergebnissen fihren kann. Auferdem wird angenommen, dall der vertikale turbulente
Transport in der bodenndchsten Luftschicht dem mittleren Gesamttransport dieser Grofen
durch die bodennahe Atmosphéare in vertikaler Richtung entspricht. Dies ist solange gultig,
wie die betrachteten GroRen konservative Eigenschaften besitzen, also z. B. kein Verlust an
Masse oder Energie durch Strahlungsprozesse stattfindet. Die Gultigkeit der Annahmen muf3
flr jede praktische Anwendung der Modellvorstellung tUberpriift werden.

2.4.2.1 Eddy-Korrelationsmethode

Das bodennahe Stromungsfeld ist im zeitlichen Mittel parallel zur Oberflache, da die Stro-
mungsgeschwindigkeit an der Oberflache Null ist. Diese Randbedingung erfordert, daR die
vertikale Windgeschwindigkeit (w) im Mittel Null ergibt:

cl
Il
=]
Il
o

(2.9)

Betrachtet man den vertikalen FIuR (F(t)) einer Stoffeigenschaft (c(t)) unter stationdren Bedin-
gungen, so muf} der mittlere FIuB dieser Grofle dem Produkt aus der mittleren Ge-
schwindigkeit in Richtung des betrachteten Flusses und der mittleren Stoffeigenschaft (c(t)),
multipliziert mit der mittleren Dichte (p), entsprechen:

F=pwc. (2.10)

Die Dichte wird als zeitlich invariant angesehen. Dies bedeutet insbesondere, dal3 die Luft
nicht komprimiert werden kann, und ihre Dichte sich nur mit der Hohe &ndert. Der zeitliche
Verlauf der betrachteten GrolRen kann als mittlerer Zustand mit additiver zeitabhéngiger Ab-
weichung von diesem mittleren Zustand betrachtet werden, wobei dann das zeitliche Mittel
uber die zeitabhangige Abweichung per Definition Null ergibt:
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w(t) =w+w'(t) (2.11)

c(t)=c+c'(t) (2.12)
mit

w'(t)=c'(t) =0. (2.13)

Zur einfacheren Lesbarkeit der Formeln wird im Weiteren die Zeitabhéngigkeit (t) der Grol3en
nicht explizit in den Gleichungen niedergeschrieben. Setzt man 2.11 und 2.12 in 2.10 ein, und
benutzt 2.9 so ergibt sich

F= p(v_v~(‘:+v_v-c'+w'-é+w'c') = pw'C'. (2.14)

Nur die Kovarianzen der betrachteten Grof3en leisten also einen Beitrag zum Warmetransport
in vertikaler Richtung. Dieser Ansatz wird Eddy-Korrelation oder Reynolds-Ansatz genannt,
und geht auf einen Aufsatz von Osborne Reynolds (1885) zuriick (BLACKADAR 1997 S 6 f).

Um den ImpulsfluR zu erhalten, muR die allgemeine Formulierung (oc(t)) durch (pu(t)) ersetzt
werden,

F=puw=-r (2.15)

wobei u(t) fur die horizontale Komponente der Windgeschwindigkeit steht. t wird als Schub-
spannung bezeichnet. Den fiihlbaren Warmestrom (H) erhdlt man, wenn man den Ausdruck
(pc(t)) durch (pc, T(t)) mit c, der spezifischen Wérmekapazitat bei konstantem Druck ersetzt

H=pc T'W'. (2.16)
Fur die Verdunstung (V) bzw. Kondensation ergibt sich ebenso,
V=pq'wW (2.17)

wobei die spezifische Luftfeuchte (g) als Quotient aus dem Gewicht des Wasserdampfes und
dem Gewicht der trockenen Luft definiert ist. Der Strom latenter Warme (E) als Produkt aus
Verdunstung und spezifischer Verdampfungswérme (L) 14t sich dann als

E=L,pqw (2.18)
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formulieren. Zur Messung des turbulenten Transportes auf der Basis der Eddy-Korrelation mit
den Gleichungen 2.17 und 2.18 muR} das Spektrum der turbulenten Schwankungen laufend
gemessen werden (KUHN 1984 S. 39).

2.4.2.2 Gradientmethode und Profilmethode

Die Gradientmethode beruht auf dem Fick’schen Diffusionsgesetz (KUHN 1984, S. 39),
welches aus der Navier-Stokes-Gleichung, einer der fundamentalen Gleichungen der
Stromungslehre (HONERKAMP UND ROMER 1986, S. 197), durch Vereinfachungen hervorgeht
(BLACKADAR 1997, S. 23 f). Dabei wird angenommen, dal3 der mittlere vertikale FIuR einer
konservativen Eigenschaft proportional zum negativen Gradienten des Mittelwertes dieser
GroRe ist (ANDERSON 1976, S. 9):

9
0z
wobei z die vertikale Hohe bezeichnet. Da es sich im weiteren immer um Mittelwerte der be-
trachteten GrofRen handelt, werden die Striche iber den Symbolen weggelassen. Ersetzt man

die allgemeinen Variablen im Fick’schen Diffusionsgestz mit den GréBen -t, H und E, so er-
halt man

F=-k (2.19)

ou
r=—pk Y 2.20
r=—pk, 2 (2.20)

T g D
H=—-pc k| Z——2 |=—_pc k. = 2.21
p”[az cj o (221)
und

A
Eo—L pk 3 2.22
K~ (2.22)

Da die Temperatur aufgrund der adiabatischen Abkihlung mit der H6he nicht konservativ ist,
muf zur potentiellen Temperatur (®) bergegangen werden. Der Differenzterm (-g/c,) ent-
spricht dabei der trockenadiabatischen Abkuhlungsrate von ungeféhr -1°C/100 m. Die Abwei-
chung der aktuellen Lufttemperatur von der potentiellen Lufttemperatur entlang eines Profiles
beschreibt den Abkiihlungseffekt der Luft bei der Hebung. Die kurzzeitigen Schwankungen T’
und ©° um den jeweiligen Mittelwert sind jedoch identisch. Die Proportionalitdtskonstanten
Km, kn und ke werden als Eddy-Diffusivitat oder Eddy-Viskositat fir Impuls, Temperatur bzw.
Feuchte bezeichnet. Aus dem Vergleich von 2.15 und 2.20 erhalt man fur kp,
'
k

” =W72). (2.23)

Sofern die Abh&ngigkeit zwischen ky, und (5u/dz) bekannt ist, kann 2.23 integriert und eine
Formulierung fir das Windprofil angegeben werden. Da kp, die Dimension einer Ge-
schwindigkeit, multipliziert mit einer Hohe, hat, liegt die Vermutung nahe, dal} die mittlere
Verwirbelungsgeschwindigkeit und die Hohe tiber Grund (z), welche den maximalen Durch-
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messer der Wirbel beschreibt, die beiden Faktoren in dieser Gleichung sein kdnnten
(BLACKADAR 1997 S.29, KUHN 1984, S. 42). Als Mal fur die Verwirbelungsgeschwindigkeit
bzw. die Turbulenz wird die Schubspannungsgeschwindigkeit (u*) gewahlt, da sich diese di-
rekt aus der Eddy-Korrelationsbeziehung (2.15) ergibt:

u*zﬁ:\/%. (2.24)

Zusammen mit der Proportionalitdtskonstante k, der Van-Karman-Konstante, 1aBt sich die
Eddy-Diffusivitét kn, jetzt unter Berlicksichtigung von 2.20 und 2.24 als

I (2.25)

schreiben. Umformung von 2.25 in die Integralform ergibt

u(z) z
Ja=120z, (2.26)
0

20

und nach der Integration erhalt man das logarithmische Windprofil

u(z) = ”7* In(i] , (2.27)

ZO,u

welches durch empirische Messungen in der bodennahen Grenzschicht tber kalten
Oberflachen im Mittel auch bestatigt wird (MUNRO UND DAVIES 1977).

Die Rauhigkeitslédnge z,, bezeichnet die Hohe tGber dem Boden, bei der u(z) Null wird. Eine
weitere GroRe, die den Versatz dieser Hohe aufgrund der Vegetation beschreibt, wurde ver-
nachléssigt, da sie flr Schnee- und Eisoberflachen irrelevant ist. Nur flir neutrale Schichtung
der Atmosphare kann sich ein logarithmisches Windprofil ergeben. Fur stabile und instabile
Schichtung in der Atmosphére ergeben sich aber Abweichungen vom logarithmischen Wind-
profil, die mit Hilfe der dimensionslosen Stabilitatsfunktion (Sr,) ausgedriickt werden kénnen.
Durch Umformung von 2.25 ergibt sich

KZ
m U*

9

B

(2.28)

Die Integration fur (3y,=1) soll weiter unten betrachtet werden. Unter der VVoraussetzung, dal
die Austauschprozesse fir Wameenergie (Temperatur) und fur Materie (Wasserdampf) in
gleicher Weise modelliert werden kénnen wie fiir den Impulstibertrag, missen die Quotienten
aus den Eddy-Difussivitaten bei neutraler Schichtung Konstanten sein (BLACKADAR 1997, S.
36). Obwohl nicht alle experimentellen Beobachtungen die Annahme stutzen, dal3 die Aus-
tauschprozesse exakt identisch sind, wird in der Regel davon ausgegangen, und die
Quotienten aus den Eddy-Diffusivitaten fir neutrale Schichtung werden zu eins gesetzt. Mit
dieser, Reynolds-Analogie genannten, Annahme ergibt sich fir die Eddy-Diffusivitit die
Beziehung
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Da die Veranderung der Austauschvorgange fur Impuls, Warme und Materie beziehungsweise
deren Vertikalprofile bei stabiler oder instabiler Schichtung sich nicht immer analog
verhalten, missen jedoch unterschiedliche Stabilitatsfunktionen fir den ImpulsfluB (8y,), fur
den fuhlbaren Warmestrom (3y) und fur den latenten Warmestrom (3,) angenommen werden,
die jedoch alle fur neutrale Schichtung zu eins werden. Auf den Einflul3 der Stabilitat wird in
Kapitel 2.4.2.3 eingegangen. Man findet durch Kombination von 2.21 bzw. 2.22 mit 2.25
nach einigen Umstellungen und unter Bertcksichtigung der Stabilitatsfunktionen die
Integralformen

0(2)
H 4

=—j o (2.30)
O Zo 1 pCpKU z

und

Q]Z) E 19

=— — . 2.31

qoﬂq j L 7 2/ (2.31)

Nach der Integration kénnen 2.30 und 2.31 so umgestellt und mit 2.27 kombiniert werden,
daf? sich die Gradientbeziehungen fiir fihlbaren und latenten Warmestrom bei neutraler Luft-
schichtung ergeben:

Hoo_ PO (0@ -0,) (2.32)
[In(zj In(zﬂ
ZO,U ZO,T
po——PLAUE (4o g, (2.33)

2ol 2]

Die Rauhigkeitslangen zo; fur den Austausch fuhlbarer Warme und zo 4 flir den Austausch la-
tenter Wérme sind nicht notwendig gleich zq,, da der Austausch von Impuls, Materie und Mo-
lekularbewegung direkt an der Oberflache nicht auf denselben Mechanismen beruht, und des-
halb die Hohe, bei der die jeweilige GroRe den Wert der Oberflache annimmt, nicht immer fur
alle Austauschprozesse gleich ist. Zwischen der spezifischen Luftfeuchte (q) und dem Wasser-
dampfdruck der Luft (e) besteht die Beziehung (BRUTSAERT 1982, S. 37 f)

0.622e q y
p (1+0.61q)

q (2.34)

wobei der Faktor (1 + 0.61q) die Differenz zwischen virtueller Lufttemperatur und potentieller
Lufttemperatur beschreibt. Diese Abweichung ist gering und kann fiir die Anwendung der
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Gradient- oder Profilmessung zur Bestimmung des latenten Warmestromes vernachléssigt
werden. Mit Hilfe von 2.34 14t sich 2.33 umformen zu

Eo_ oL, 0.622x%u(z) (e(D)¢,). (2.35)

o))

Die Gleichungen 2.32 und 2.35 beziehen sich auf Messungen von Feuchte, Temperatur und
Windgeschwindigkeit an der Oberflache und im Niveau z, wobei die Windgeschwindigkeit an
der Oberflache Null ist, und bei Schnee- und Eisoberflachen der Wasserdampfdruck an der
Oberflache dem Séattigungsdampfdruck der Oberflachentemperatur entspricht. Sollen stattdes-
sen nach der Profilmethode Messungen in zwei Niveaus zur Berechnung der turbulenten
Energiefllisse herangezogen werden, so mussen lediglich die Integrationsgrenzen in 2.26, 2.30
und 2.31 entsprechend gesetzt werden, und man erh&lt nach der Integration und nach
einfachen Umformungen fur H und E

Ho o Por () - u(Zl))((a(zz) ~0(z,)) (2.36)

2]

P L,0.622x%(u(z,) — u(z,))

el

Da die HaupteinfluBgréRen in 2.36 und 2.37 die Gradienten der Lufttemperatur beziehungs-
weise des Wasserdampfdruckes darstellen, werden auch einfache Ansétze, welche lediglich
diese GroRen mit einer empirisch ermittelten Konstanten (ESCHER-VETTER 1985) oder mit
einer empirischen Konstanten und zusatzlich mit der Windgeschwindigkeit multiplizieren, zur
Ableitung des turbulenten Warmeaustausches herangezogen (HERRMANN 1974, NEUWITH
1977, BLOSCHL ET AL. 1987, 1988, BRAITHWAITE UND OLESEN 1990).

und

(e(z,) —e(z,). (2.37)

2.4.2.3 Korrektur der Stabilitat

Je nach der Temperaturschichtung der bodennahen Luftschicht wird der turbulente Austausch
durch den Auftrieb verstarkt oder verringert. Ab einem kritischen Wert fiir die Stabilitat wird
der turbulente Austausch sogar vollig verhindert, so da nur noch molekulare Diffusion als
Transportmechanismus in vertikaler Richtung in Frage kommt. Die molekulare Diffusion ist
bei neutraler Schichtung um einige GrolRenordnungen geringer als der turbulente Austausch
und wird deshalb vernachléssigt. Im folgenden wird ® als Symbol fir die potentielle
Temperatur verwandt, obwohl bei exakten Ableitung entweder der Beitrag der Feuchte
bertcksichtigt oder aber die virtuelle Luftemperatur (®,) als MaR eingesetzt werden muf. In
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der praktischen Anwendung ist der Beitrag der Luftfeuchte bei der Berechnung der Stabilitéts-
korrektur jedoch vernachléssigbar, weshalb zur Verstandlichkeit der Darstellung diese Verein-
fachung gemacht wird. Uber permanent kalten Oberflachen wie Schnee- und Eisflachen sowie
bei stark negativer Strahlungsbilanz bildet sich haufig eine stabile Schichtung in der bodenna-
hen Luftschicht aus, die vor allem in der Polarnacht zu einer starken Unterdriickung des turbu-
lenten Wéarmeaustausches fuhrt (YAGUE UND REDONDO 1995, KING UND CONNOLLEY 1997).

Zur Ableitung einer Korrektur des Einflusses der Stabilitat auf den turbulenten Ener-
gieaustausch definiert man die turbulente kinetische Energie des Systems (TKE) als (GARRAT
1992, S. 32):

u? (u2+v2+w?)
2

TKE=—=
2

(2.38)

Die zeitliche Ableitung dieser GroRe beschreibt die kinematische Entwicklung des turbulenten
Systems:

d(TKE) _ A(TKE) | — A(TKE)
it a T x

(2.39)

Setzt man 2.38 in 2.39 ein und fihrt die Differentationen durch, erhalt man nach einigen Um-
formungen einen Ausdruck der Form

M:B-FN—&'—X (2.40)
dt ¢
mit der Energieumwandlung durch mechanische Reibung (N), der Umwandlung zwischen po-
tentieller Wirbelenergie und Auftrieb (B) (‘buoancy’), der Verteilung bzw. Dissipation der
Verwirbelungsenergie (g) und der Verwirbelung durch duRere Krafte (X;) (BLACKADAR 1997,
S. 56). Auftrieb und mechanische Reibung lassen sich nun durch Ausnutzung von 2.20, 2.21
und 2.23 durch bereits bekannte GréRen darstellen:

—{ou) (ou) u=
u WLEJ: M= kmng ~ - (2.41)
I =L (2.42)
0 c,p®

Da groRRerer Auftrieb die Verwirbelung verstarkt, wahrend gréRere Reibung zur Umformung
von Drehimpuls zu Wéarmeenergie, also zur Schwachung der Verwirbelung fiihrt, kann das
Verhaltnis beider Groflien, die FluR-Richardson-Zahl (Rf) als Mal? fiir die Stabilitat herangezo-
gen werden:



Ri——C__ ko a kg (2.43)
_—N_— = = | .

wobei die Gradient-Richardson-Zahl (Ri) als etwas einfacheres Mal flr die Stabilitat unab-
hangig von den Eddyviskositaten durch

(2.44)

definiert ist. Betrachtet man den Ausdruck fiir die Reibung (2.41), wird erkennbar, daf} die
Reibung aufgrund der reziproken Abhéangigkeit von z rasch mit der Héhe abnimmt. In einer
bestimmten Hohe (z,) wird deshalb die mechanische Reibung gerade gleich groR wie der Auf-
trieb sein. Dabei variiert z, ebenso wie Rf und Ri je nach dem Verhéltnis von Reibung zu
Auftrieb. Diese als Monin-Obukov-Lénge L bezeichnete Hohe ergibt sich durch Gleichsetzen
von 2.41 und 2.42 und Aufldsen nach z; zu:

—
Li=-z, =—w (2.45)
xgH
Der Quotient aus Mef3hohe (z) und L stellt ein dimensionloses StabilitatsmaR (&) dar, welches
als Variable fir die Stabilitatsfunktionen 8., 3. und 9y, herangezogen wird. Insbesondere
findet man fir den Quotienten aus  und Rf und unter Verwendung von 2.20, 2.24 und 2.28
(ANDERSON 1976, S. 14)

z Al
A%l @49

Die Funktionen 3y, 3¢ und 3y, lassen sich nicht vollstandig theoretisch ableiten, sondern wer-

den durch Anpassung an MeRdaten gefunden. Allerdings gilt fir neutrale Schichtung ohne
Auftrieb (B=0 und damit £=0), dal alle drei Stabilitatsfunktionen gleich 1 sind:

9 =8 =9, =1 (2.47)

Also kann man 3(C) an der Stelle 1 als Potenzreihe nach Taylor entwickeln, und so den
Verlauf der Funktion 3(£) in der Umgebung von 1 approximieren:

HE) =1+ B+ ol +mlt B mit & >0  (2.48)

2.48 hat sich als Stabilititsfunktion mit (B;=5) fir Impuls-, Temperatur- und
Feuchteaustausch flr stabile Schichtung bewéhrt (DYER 1974). Messungen verschiedener
Autoren (DYER 1974, HOGSTROM 1988) legen fiir instabile Schichtung die Formulierung
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8.(0)=(8, () =(%, () =1-16¢) mit £ <0 (2.49)

nahe. 2.48 und 2.49 werden als Businger-Dyer-Beziehungen bezeichnet. Um diese Stabilitats-
funktionen bei der Berechnung von H und E einsetzen zu kdnnen, missen 2.28 bzw. 2.49 in
2.26 eingefligt und mit integriert werden:

u—’ijﬁu:rg?mo”z (2.50)

Bei stabiler Schichtung lait sich dieses Integral leicht zu

z
1+5—
ﬂ:j Lﬁz:j%ﬁz+i%ﬂz:ln( j+5LZ_—TO—| (2.51)

u* y4

Zy 2y

auswerten. Ebenso erweitert man fur stabile Schichtung 2.30 und 2.31 um 2.48 und ersetzt
nach der Integration u* in 2.30 und 2.31 durch 2.51, so da3 man fir E und H bei stabiler und
neutraler Schichtung die Ausdriicke

pC,K u(z)

T )

(T@)-T,) (2.52)

und
pL 0.622x%u(z)
- 2.53
= 5( )_"_ aa 5( j—l(e(z) &) (2.53)
{ "M, )]
erhalt, wobei der Ausdruck zo/L vernachlassigt wurde, da
Ly __2
L << - (2.54)

Fur instabile Schichtung ergibt sich fir die Stabilitatskorrektur in der Integralform ein wesent-
lich komplizierterer Ausdruck (BLACKADAR 1997, BRUTSAERT 1982 und GARRAT 1992). Da
instabile Schichtung bei Schmelzbedingungen tber Schnee und Eis selten auftritt, wurde auf
eine Korrektur fur instabile Schichtung in der vorliegenden Arbeit verzichtet. Insgesamt liegt
der Anteil instabiler Situationen wahrend der MelRkampagne bei ca. 5%. Zumeist handelt es
sich um nur leicht instabile Verhaltisse mit (-0,5<z/L<0). Der Fehler, der durch die
Vernachléssigung der Stabilitatskorrektur fiir instabile VVerhaltnisse, gemacht wird, ist deshalb
gering. Im zeitlichen Mittel Uber mehrere Messungen ist er bei einem Anteil von nur 5% am
Gesamtmel3zeitraum vernachlassigbar.
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2.4.2.4 ‘bulk’-Richardsonzahl

Da in 2.45 H zur Bestimmung von L benétigt wird, kdnnen 2.52 und 2.53 nicht direkt gelost
werden. Mittels eines iterativen Verfahrens kann dieses Problem umgangen werden. Um je-
doch den Rechenaufwand flr diese Operation zu vermeiden, wird die Grol3e z/L durch einen
Ausdruck, der die Richardsonzahl enthalt, ersetzt. Um zu einer korrekten Ableitung dieses
StabilitdtsmaRes zu gelangen, mul angenommen werden, dal die Rauhigkeitslangen zo, ze und
zn gleich sind. Wenn also spéter bei der Berechnung des turbulenten Austausches die Rauhig-
keitslangen fur Feuchte und Temperatur nicht gleich gesetzt werden, so bedeutet dies, daB das
im folgenden abgeleitete Stabilitatsmal} nicht streng mathematisch ableitbar ist. Allerdings
zeigt MOORE (1983) dal der Fehler hierbei fast immer kleiner als 10% bleibt und sich damit
im Bereich der Instrumentenfehler bewegt. Zudem wird dieser Fehler nur bei groRer Stabilitét
betrachtlich, wahrend er bei neutraler Schichtung vollstandig verschwindet. In Kapitel 5 wird
veranschaulicht, daB sich die drei Rauhigkeitslangen aus der Anpassung der Ablationsmes-
sungen in den Schneeschachten an die Modellierungen auf der Basis der mikrometeorologi-
schen Messungen ergeben. Diese Kleinste-Quadrate-Anpassung beruht auf Mittelwerten Gber
Zeitrdume von mehreren Tagen. Hierdurch wird ein maoglicher Fehler bei der
Stabilitatskorrektur im Mittel kompensiert. Dies bedeutet, da die Vereinfachung bei der
Ableitung des Stabilititsmalles sozusagen iiber das gesamte Datenkollektiv ‘verschmiert’
wird.

In Anlehnung an die Richardsonzahl Ri kann man als StabilitatsmaR, welches sich leicht aus
den MefBdaten berechnen 14Bt, die ‘bulk’-Richardsonzahl Rb mit

_ 90 -8,)(z-2,)

Rb ()’ (2.55)
und
0= w (2.56)
definieren. Setzt man
2y, =Zo1 =2y, =2, (2.57)
und
z2-2,~2. (2.58)

so flhrt der Vergleich von 2.55 und 2.36 unter Bericksichtigung von 2.28, 2.30, 2.48 und
2.50 und nach einigen elementaren Umformungen zu der Beziehung
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z z
Rb(In— +5-)
. zZ, L

Ri= - : (2.59)

1+5-

L
Da fur stabile Atmosphére die Eddyviskositaten fir Temperatur, Feuchte und Impuls gleich
gesetzt werden kénnen (BLACKADAR 1997, S.63) kann Ri mit Hilfe von 2.46 und 2.48 einfach

mit (z/L) verknlpft werden. Nach einigen Umformungen (OKE 1970) ergibt sich:

z
—= : 2.60
L 1-4.Ri (2.60)
2.59 in 2.60 eingesetzt, ergibt nach Umformung einen Ausdruck der Form
z
(Rb)In—
Z__ % (2.61)
L 1-5Rb ° '

Driickt man nun die multiplikative Stabilitatskorrektur (S) fur stabile Schichtung als Quotient
zwischen stabiler und neutraler Schichtung aus, so folgt aus 2.32 bzw. 2.35, 2.52 bzw. 2.53
und 2.57 sofort (MOORE 1983, S. 198)

S=— . (2.62)

2.61 kann in 2.62 eingesetzt werden. Durch geschickte Umformung laRt sich der Ausdruck
dann zu

S=(1-5Rb)*firRb<0.2 und S=0 firRb>0.2 (2.63)

vereinfachen, so dal sich angefugt an 2.32 und 2.35 Formeln zur Berechnung des fuhlbaren
und des latenten Wéarmestromes fiir neutrale und stabile Schichtung in der bodennahen Luft-
schicht fur Rb<0.2 ergeben. AuRer den Rauhigkeitslangen gehen nur Konstanten und GroRen,
welche an den automatischen Wetterstationen gemessen wurden, in die Berechnungsformeln
ein:

(6(2) - ©,)(1-5Rb)* (2.64)
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E__ oL, 0622x°u(z)
EENETANER]

12, e, )

Die Formulierungen in 2.63, 2.64 und 2.65 beinhalten, dal bei Rb>0.2 der turbulente Aus-
tausch vollstandig unterdrickt wird. Da dies bei hoher Stabilitat, aber extrem tiefen Tempera-
turen Uber weite Flachen in der Antarktis nicht der Fall sein kann - da sonst die durch lang-
wellige Ausstrahlung bedingte Abkiihlung der Schneeoberflache in der Polarnacht zu unplau-
sibel tiefen Oberflachentemperaturen fiihren wirde - schlagen KING UND CONNOLLEY (1997)
fur Anwendungen innerhalb von GZM in der Antarktis eine Formulierung vor, wie sie auch
von WEBB (1970) und Louls (1979) angegeben wird:

(e(z)—e,)(1-5Rb)>. (2.65)

f(Rb) = (1+ 10Rb) . (2.66)

2.66 unterdriickt den turbulenten Austausch fir kleine Werte von Rb nicht so stark wie 2.63 -
was Messungen uber Schnee (KING UND CONNOLLEY 1997) zeigen - hat aber den Vorteil, dafd
der turbulente Austausch bei groBem Rb nicht zu Null wird, sondern sich fiir grolRe Werte von
Rb asymptotisch der Null ndhert. Untersuchungen von KING (1990) zeigen mit Hilfe eines Ul-
trasonic-Anemometers, daR bei sehr groBer Stabilitat der Atmosphére die Ahnlichkeit der Ho-
henprofile fir Impuls und Temperatur starke Abweichungen sowohl untereinander als auch
vom linear-logarithmischen Windprofil aufweisen. Die theoretische Grundlage fur die Ablei-
tung des turbulenten Warmeiiberganges mit Hilfe der hier ausgefiihrten Ahnlichkeitsannah-
men ist dann grundlegend in Frage gestellt. Bei mikrometeorologischen Anwendungen uber
Schnee im Sommer an der Kiste und in regional hangigem Geldnde im weiteren Umkreis des
MeRstandortes tritt extreme Stabilitat nur sehr selten auf, wahrend leichte Stabilitat die Regel
ist. Unter den genannten Bedingungen ist 2.63 als Korrekturterm fir stabile Luftschichtung
vorzuziehen. Eine detaillierte Diskussion der Stabilitatsfunktion, die zum selben Schluf3 flhrt,
findet sich auch bei BRAITHWAITE (1995).

2.4.2.5 Rauhigkeitslange

Die bei der Ableitung des turbulenten Warmeaustausches eingehenden Integrationskonstanten
2o, Ze und zy kdnnen physikalisch als die vertikalen Abstande vom Boden angesehen werden,
bei denen Impuls, Temperatur beziehungsweise Luftfeuchte den Wert der Erdoberflache an-
nehmen. Die aerodynamische Rauhigkeitslange zo kann empirisch ermittelt werden, wenn
Messungen der Windgeschwindigkeit und der Temperatur in mehreren Niveaus vorliegen.
Aus Glg. 2.27 ersieht man sofort, daf® die Darstellung von In(z) gegen u(z) den Logarithmus
der Rauhigkeitslange (zo) als Y-Achsenabschnitt ergibt, wenn nur Messungen bei neutral
geschichteter Atmosphére beriicksichtigt werden (BRUTSAERT 1982). Andererseits kdnnen die
effektiven  Rauhigkeitslangen auch als  StellgroBen  fir die  Anpassung der
Energiebilanzmodellierung an Ablationsmessungen genutzt werden (MORRIS UND HARDING
1991). Eine weitere Bestimmungsmoglichkeit ergibt sich, wenn parallele Messungen nach
dem Eddy-Korrelationsverfahren und dem Gradientverfahren durchgefuhrt werden (MuUNRO
1989). Auch aus der geometrischen Rauhigkeit der Oberflache durch Messung der Haufigkeit,
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der mittleren Ho6he wund der Querschnittsfliche von Hindernissen kann die
Oberflachenrauhigkeit abgeschédtzt werden (LETTAU 1969). Die fir Schnee und Eis
angegebenen Rauhigkeitslangen variieren tber einen weiten Bereich von 10° m bis 10 m.
Zusammenstellungen angegebener Rauhigkeitsldangen finden sich unter anderem bei
HOLMGREN (1971), KUHN (1979), MooRE (1983), MoRRIs (1989) und WIERINGA (1993).
KING UND ANDERSON (1994) leiten flr das Eisschelf bei der Station Halley im Winter eine
Rauhigkeitslange von 5.6-10°+0.1.10° ab. Auf dem Filchner-Ronne-Schelfeis ermittelt
HEINEMANN (1989) einen Wert von 10* m. Die groRe Bandbreite moglicher Werte der
Rauhigkeitslangen tber Schnee ist nicht nur auf die Schwierigkeiten bei der Bestimmung
zurtickzufuhren, sondern ist auch Ausdruck der groRen Variationsbreite von beobachtbaren
Schneeoberfldchen. Daraus ergibt sich auch, dall die Rauhigkeitsldnge eine zeitlich variante
Grole ist, die vom Zustand der Schneedecke und damit wieder von atmospharischen
Bedingungen wie Temperatur, Windgeschwindigkeit und Niederschlag abhéngt. Da die
Rauhigkeitslange logarithmisch in die Bestimmung des turbulenten Warmeaustausches
eingeht, ergibt sich aus einer Unterschéatzung der Rauhigkeitslange um eine Zehnerpotenz bei
einer MeRhohe von 2 m lediglich eine Reduzierung des errechneten Austausches um 40%.
Viele Studien des Warmeaustausches uber rauhem, aperem Gletschereis benutzen eine
Rauhigkeitslange von 10° m. Der Wert fiir glatte Schneeoberflachen liegt gewshnlich
darunter. Werte zwischen 5-10° m und 10 m sind haufig. GroRere Rauhigkeitslangen lassen
auf eine stark strukturierte Schneeoberflache schlielen. Die Gleichheit der Rauhigkeitsldngen
flr Impuls, Wéarme und Feuchte wird in der Regel vorausgesetzt, 1aRt sich theoretisch aber
nicht ohne zusétzliche Annahmen ableiten. Messungen verschiedener Autoren ergeben
widerspriichliche Ergebnisse. Es wird sowohl mit gleichen Rauhigkeitslangen fur alle drei
Parameter als auch mit Rauhigkeitslangen fur Warmetransport und Wasserdampf, die zwei
Zehnerpotenzen Kleiner sind als die Rauhigkeitslange fir Impuls (HoGG ET AL. 1982,
GREUELL UND KONZELMANN 1994, BRAITHWAITE 1995). In der vorliegenden Untersuchung
wurden die Rauhigkeitslangen zur Eichung des Modells so gewahlt, dalR sich optimale
Ubereinstimmung mit der gemessenen Schneeschmelze ergibt. Sie stellen also keine
abgeleiteten GroRRen, sondern lediglich effektive GrolRen dar, die andere mogliche systemati-
sche Fehler bei der Bestimmung der EingabegroRen kompensieren. Die Rauhigkeitslangen fir
Impuls und Warmetransport wurden auf 10° m festgelegt. Die Rauhigkeitslange fiir den
Transport von Wasserdampf wurde auf den Wert von 5-10™ m gesetzt.

2.5 Massenhaushalt der Schneedecke

Die Massenbilanz der Schneedecke setzt sich aus dem Eintrag durch festen Niederschlag, der
Schneeschmelze, der Sublimation und dem Eintrag oder Austrag durch Wind zusammen.
Schneeschachtaufnahmen, die die Veranderung des Schneepaketes zwischen zwei
Beobachtungszeitpunkten festhalten, zeigen nur das Resultat aller beteiligter Prozesse. Da die
mikrometeorologische Modellierung lediglich eine Aussage uber die zur Verfugung stehende
Schmelzenergie und die Sublimation ergibt, mu3 der Beitrag der anderen Grofen zum
Massenhaushalt der Schneedecke diskutiert werden.

Im Untersuchungszeitraum wurden nur wenige Niederschlagsereignisse festgestellt. Durch die
unterschiedliche Kiristallart und Schneedichte von Neuschnee und Altschnee konnte der
Zuwachs der Schneedecke durch Neuschnee abgetrennt werden. Abb. 2.2 zeigt als Beispiel
den Schneeschacht Nr. 2/02 vom 29.12.94 an der AWS ‘ANT3-Campamento’. Eine frische,
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wenig verdnderte Neuschneeauflage von 5 cm ist ebenso zu erkennen wie eine starker
verdichtete zweite Schicht von 10 cm Méchtigkeit.

25.1  Winddrift von Schnee

Die Verlagerung von Schnee durch Wind 1aBt sich wesentlich schwieriger abschétzen. Fir
umfassende Darstellungen der zugrunde liegenden Prozesse sei auf MALE (1980, S. 322 ff)
und GRAY (1981) verwiesen. Die Transportleistung der bewegten Luft hédngt nicht nur von der
Windgeschwindigkeit ab, sondern auch von der Oberflachenbeschaffenheit des Schnees und
von der Luftfeuchte. Zwei Transportprozesse missen unterschieden werden: In der untersten
Luftschicht werden schwere Schneekdrner durch Saltation fortbewegt. Das wiederholte
Auftreffen der Korner auf der Schneeoberflache schlégt weitere Partikel aus der Oberflache
und fahrt zu einer allmahlichen Verkleinerung des transportierten Materials. MELLOR UND
RADOK (1960) schatzen aus eigenen Messungen den Anteil der Saltation an der gesamten
Schneedrift fiir die antarktische Kuste in Adelie Land auf 10%. Die Verteilung und die maxi-
male GrolRe der transportierten Korner ist abhangig von der Windgeschwindigkeit und der
Kristallart. Bei hoheren Windgeschwindigkeiten verbleiben Schneekristalle als Suspensions-
fracht in der Luft. Der turbulente Auftrieb muf? dabei mindestens ebenso grof3 sein wie die
Graviationskraft. Durch die Erhéhung der Oberflache der Einzelkdrner gegeniliber einem
Kristallverband und durch die intensive turbulente Durchmischung wird die Evaporation von
den Kiristallen wesentlich erhoht, so dal? ein zusatzlicher Materialverlust durch Sublimation
des in der Luft transportierten Schnees auftritt, und die Massenbewegung nicht nur in
Windrichtung, sondern auch vertikal in die Hohe durch Abtransport von Wasserdampf
stattfindet (PoMEROY 1991). MALE (1980) nennt eine Erhdhung der Sublimationsrate um 15%
bis 40% durch Schneedrift. Numerische Modelle (MoBBs UND DOVER 1993, POMEROY ET AL.
1991, 1993), die die Schneedrift und die Sublimation des Driftschnees modellieren, werden
aufgrund der vielen EingangsgroRen sehr kompliziert. POMEROY ET AL. (1993) zeigen, dal? bei
Feldgrofien tber 1000 m Lange in Windrichtung der Sublimationsprozel als Massenverlust-
grole groRer ist als der Verlust durch den Transport fester Partikel. Sie geben an, dal3 bei einer
Feldlange von 4000 m der Verlust durch Sublimation zwischen 44% und 74% der gesamten
Massenanderung der Schneedecke betragt..

BubD (1966) macht die vereinfachende Annahme, daB die Partikel bei der Schneedrift kon-
stante Fallgeschwindigkeiten besitzen. Er zeigt theoretisch und durch Vergleich mit
Messungen in der Nahe der Station Byrd, daB die Fallgeschwindigkeit ungeféahr linear von der
PartikelgroRe abhangt, und dal3 deshalb die mittlere PartikelgréRe mit der Hohe abnimmt.
Betrachtet man den Driftschnee als Beimengung zur Luft, so kann der Auftrieb durch die
Verwirbelung analog zum Austausch flhlbarer und latenter Wérme durch Verwirbelung
berechnet werden. Als zusétzliche Kraft kommt aber die Graviatationskraft hinzu. Der aus
dem logarithmisch-linearen Windprofil sich ergebende FluR von Schneepartikeln nach oben
muB durch das Absinken der Schneepartikel kompensiert werden, so dafl im Mittel eine
konstante Driftschneemenge in der Schwebe gehalten wird. Dieser mittlere Driftschneegehalt
der Luft in der HOhe z bewegt sich in Abh&ngigkeit der Windgeschwindigkeit in horizontaler
Richtung. In Abhéngigkeit von der Schubspannungsgeschwindigkeit (u*), der Fallge-
schwindigkeit der Schneekdrner (uf) und der Grenz-Schubspannungsgeschwindigkeit (u*y),
unterhalb derer kein Transport von Schnee mehr auftritt, ergibt sich eine Transportrate bzw.
Driftschneeflul’dichte (Qp) von
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Abb. 2.2: Schneeschacht Nr. 2/02 vom 29.12.94 an der Stelle A1 (Campamento - AWS ANT3). Die
Legende zum Schneeschacht ist im Detail im Anhang abgedruckt. Schwarze Querlinien
symbolisieren Eishorizonte. Die Werte rechts der Dichteséule geben die Dichte in kg/m® an.
Die Zahlen rechts der Feuchtesdule sind die aufsummierten Wasserdquivalente aller
Schichten bis zu dem Eishorizont, neben den sie gesetzt sind. Die Kristallart ist in der
mittleren Spalte des linken Blockes durch Symbole angegeben. Die beiden Neuschnee-
schichten sind an der unterschiedlichen Kristallart und der geringeren Schneedichte leicht
erkennbar.

Q=c () (v ), (2.67)

wobei C eine Konstante, g die Gravitationsbeschleunigung und p die Luftdichte ist (SCHMIDT
1982). Dieser Ansatz vernachl&ssigt allerdings, daf} bei Schneedrift eine deutliche Stabilisie-
rung der bodennahen Luftschicht eintritt, die zu einer Verminderung der Bodenreibung und
damit wiederum zu einer Verminderung der Schubspannungsgeschwindigkeit (u*) fuhrt
(WAMSER UND LYKossov 1995).

Die Berechnung der Driftschneemenge in Abhédngigkeit von der Windgeschwindigkeit erhalt
man, wenn in den Formeln flr die Verwirbelung die GrofRe u* durch die aktuelle Windge-
schwindigkeit in der Hohe (z) ersetzt wird. Die resultierende Beziehung fiir die Schneedrift
wird aufgrund der Integration Uber alle PartikelgroRen und alle Hohen so kompliziert, dal
daraus keine einfache Abhédngigkeit von der Windgeschwindigkeit mehr extrahiert werden
kann. Der Drifttransport kann aber durch Unterteilung in Hohenschichten innerhalb der
untersten Hohenmeter stufenweise aufsummiert werden. Fur praktische Anwendungen kann
damit anhand vorliegender Messungen der Schneedrift eine einfache empirische Beziehung
zwischen Windgeschwindigkeit und Drifttransport angepalt werden. Diese Vorgehensweise
stutzt sich auch darauf, dal man nur eine geringe Streuung erhélt, wenn man die
Driftschneedichte gegen die Windgeschwindigkeit flr feste Me3hohen auftragt. Bubpp (1966)
stellt fest:
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., The suprisingly small scatter around the least squares regression lines lends support
to the view that the absolute drift snow quantities present on any occasion depend more
on the state and history of the snow surface than on the wind velocity. *

und leitet folgende einfache Beziehung zwischen der Windgeschwindigkeit in 10 m Hohe
(u10) und der FluRRdichte des Driftschnees (Qp) ab:

|g Qp=1.1812 + 0.0887-uyp. (268)

WENDLER (1989) leitet in gleicher Weise aus Mel3daten aus Adelie Land eine ahnliche Bezie-
hung mit etwas unterschiedlichen Konstanten fir die Windgeschwindigkeit in 3 m Hohe (us)
her:

Ig (Qp) =-0.45 + 0.21-us. (2.69)
POMEROY (1991) gibt alternativ die Beziehung:
Qp = uyo*% /458800 (2.70)

an. Gleichung 2.69 wurde zur Abschatzung der Schneedrift im Untersuchungsgebiet wahrend
des Mef3zeitraumes eingesetzt.
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3 Massen- und Energiebilanz kleiner Gletscher

Die Energiebilanz an der Gletscheroberflache ist die bedeutendste Grélie zur Abschatzung der
Massenbilanz Kleiner Gletscher. Daher gibt es eine Vielzahl von Untersuchungen zu dieser
Thematik. Dabei steht neben der Abflumodellierung aus vergletscherten Einzugsgebieten
auch die Verédnderlichkeit der Massenbilanz bei veranderten klimatischen Bedingungen im
Mittelpunkt des Interesses. Die gesamte Gletscheroberflache 1&R3t sich in die Ablationszone, in
der die Ablation die Akkumulation im Jahresmittel Gbersteigt, und in die Akkumulationszone
unterteilen. Beide Zonen werden durch die Gleichgewichtslinie getrennt (Abb. 3.1). Dem
Massenzugewinn an der Oberflache in der Akkumulationszone und dem Massenverlust in der
Ablationszone entspricht die Bewegung von Massenpartikeln in der Akkumulationszone in
Gletscher hinein und in der Ablationszone in Richtung zur Gletscheroberflache haben (Abb.
3.2). Den idealisierten zeitlichen Verlauf von Akkumulation und Ablation wéhrend des
glazialen Jahres veranschaulicht PATERSON (1994) (Abb. 3.3). Wahrend der Wintersaison ist
die Ablation vernachléssigbar. Dauer von Winter- und Sommersaison werden nicht nach dem
Kalender definiert, sondern ergeben sich aus dem Massenhaushalt. Der Zeitraum mit im kurz-
fristigen Mittel positiver Nettomassenbilanz ergibt die Wintersaison und negative
Massenbilanz bestimmt Uber kurze Zeitrdume grenzt die Sommersaison ab. Verfahren zur
flachenhaften Erfassung der Oberflachen-Massenbilanz werden bei HOINKES (1970),
WILHELM (1975) und PATERSON (1994) besprochen.

Der folgende Uberblick Gber Fallstudien zur Energie- und Massenbilanz von Gletscher- und
Schneeflachen erhebt - trotz der Vielzahl an Publikationen - keinen Anspruch auf Vollstandig-
keit.

Accumulation

Equilibrium line altitude
(ELA)

Ablation

Abb. 3.1:  Léngsprofil eines kleinen Gletschers parallel zur Tallangsachse. b, bezeichnet die lokale
Massenbilanz zwischen den Zeitpunkten t; und t, (aus: ANDREWS 1975).
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Abb. 3.2:  Richtung der FlieBvektoren in Gletscherlangsrichtung, abgeleitet aus den Bedingungen
des stationdren Flielgleichgewichtes flr einen idealisierten Gletscher (aus: ANDREWS
1975).

3.1 Gradtag-Verfahren

Ansatze, die den Energieeintrag fur die Schneeschmelze (M) mit einem Summationsverfahren
in Abhéngigkeit der Lufttemperatur in der Form

M=C,+C, 2 (t,T)) fiir T; > 0°C (3.1)

parametrisieren, werden unter dem Begriff Gradtag-Verfahren zusammengefal3t. M hangt von
der Summe aller Zeitraume (t;) mit positiver Lufttemperatur (T;) ab, wobei die Konstanten Cp,
und Co fiir jedes Untersuchungsgebiet neu bestimmt werden mussen. Das Gradtag-Verfahren
kann unter Annahme eines hypsometrischen Temperaturgradienten und unter Bertick-
sichtigung eines digitalen Geldndemodelles leicht regionalisiert werden und wird haufig zur
Abschatzung des Abflusses schnee- oder eisbedeckter Einzugsgebiete eingesetzt (RANGO UND
MARTINEC 1995). Die Analyse langjahriger MeRreihen der Lufttemperatur und des Nieder-
schlages ermdglicht es, mittels einiger Parametrisierungen eine Zeitreihe der Massenbilanz zu
modellieren (OERLEMANS 1988). Effekte von Klimaveranderungen im Einzugsgebiet kénnen
durch Eingabe verdnderter Temperaturdaten rasch simuliert werden (BRAITHWAITE UND
OLESEN 1989, RANGO UND MARTINEC 1994, RANGO ET AL. 1995). Durch die Einbindung
optischer Fernerkundungsdaten kann die lokale Schneebedeckung in das Modell integriert
werden (BAUMGARTNER UND RANGO 1995). Als Einschréankung ist zu nennen, daf lediglich
die Lufttemperatur als raumzeitlich veranderliche BestimmungsgroRe eingeht. VAN DE WAL
ET AL. (1992) zeigen beispielsweise, dafll fast die gesamte Varianz der Ablation auf der
Gletscherzunge des Hintereisferners im Sommer durch die rdumliche Varianz der Albedo und
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Abb. 3.3:  Idealisierte Darstellung der Massenbilanzterme eines kleinen Talgletschers in ihrem
zeitlichen Verlauf wahrend eines glazialen Massenbilanz-Jahres (aus: PATERSON 1994)

damit der kurzwelligen Einstrahlung zurlickzufiihren ist. KusTAs ET AL. (1994) vergleichen
das Gradtag-Modell mit einem physikalischen Energiebilanzmodell und mit
Lysimetermessungen des Abflusses eines Untersuchungsgebietes in den Schweizer Alpen. Sie
kommen zu dem Schluf3, dal3 unter Einbezug einer einfachen Parametrisierung oder Messung
der Strahlungsbilanz das Gradtag-Modell ebenso gut die Schneeschmelze modelliert wie das
wesentlich kompliziertere Energiebilanzmodell.

3.2 Energiebilanzmodellierung auf physikalischer Basis - Fallstudien

Studien aus vielen Teilen der Erde arbeiten mit den in Kapitel 2.4 entwickelten Anséatzen zur
Berechnung des Energieumsatzes an der Gletscheroberflache ein. HocK UND HOLMGREN
(1996) untersuchen die sommerliche Energiebilanz eines Gletscher in den schwedischen
Skanden. ARNOLD ET AL. (1996) nutzen ein regionalisiertes Energiebilanzmodell zur
Bestimmung der Schneeschmelze eines Talgletschers in der Schweiz. Der dstereichische
Hintereisferner steht im Mittelpunkt mehrerer Studien zur sommerlichen Energiebilanz
(HARDING ET AL. 1989, GREUELL UND OERLEMANS 1989, OERLEMANS 1993). DE LA
CASINIERE (1974) untersucht detailliert die Energiebilanz eines Gletschers in den
franzosischen Alpen. Talgletscher in Neuseeland stehen im Mittelpunkt des Interesses
mehrerer Arbeiten (PROWSE UND OWENS 1982, MOORE UND OWENS 1984, HAY UND
FITZHARRIS 1988, NEALE UND FITZHARRIS 1997). Ahnliche Untersuchungen liegen auch fiir
Gletscher der Sierra Nevada (MARKS UND DozIER 1992), flr Einzugsgebiete in Japan (KONDO
UND YAMAZAKI 1990, OHTA 1994, YASUYUKI UJIHASHI et al. 1994) und fur Gletscher und
Eiskappen in Alaska und Nordkanada (ANDERSON 1968, STRETEN UND WENDLER 1968,
HOLMGREN 1971, FOHN 1973, PRICE UND DUNNE 1976, DERIKX 1975, MUNRO 1990, MUNRO
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1991) vor. Auch die sommerliche Energiebilanz kleiner Gletscher subantarktischer Inseln
wurde von HOGG ET AL. (1982) auf South Georgia und von PoGal (1977) auf den
Kergueleninseln erfalt. Studien zum Energieumsatz an der Oberflache des grdnléandischen
Inlandeises und auf anderen Gletschern Gronlands finden sich bei VAN DE WAL UND RUSSELL
(1994), OHMURA ET AL. (1994), GREUELL UND KONZELMANN (1994), STEFFEN (1995),
KONZELMANN UND BRAITHWAITE (1995). In der Antarktis gibt es unter anderem detaillierte
Energiebilanzstudien vom Spartak-Gletscher auf Alexander Island (JAMIESON UND WAGNER
1983), von Schnee- und Blankeisflachen in Dronning Maud Land (JONSSON 1990, BINTANJA
UND VAN DEN BROEKE 1994), vom Filchner-Ronne-Eisschelf (HEINEMANN UND ROSE 1990),
vom Brunt-Eisschelf (KING UND ANDERSON 1994), vom Inlandeis in der Ostantarktis
(SCHLATTER 1972) und vom Ecology-Gletscher auf King George Island (BINTANJA 1995). Im
Bereich der Westseite der Antarktischen Halbinsel gibt es auller der hier vorgestellten Studie
zur Modellierung der sommerlichen Energiebilanz in der Marguerite Bay lediglich die
Arbeiten von BINTANJA (1995) ganz im Norden der Halbinsel und von JAMIESON UND
WAGNER (1983) im Suden auf Alexander Island, auf die im Abschnitt 3.5 naher eingegangen
wird.

Ubereinstimmend weisen fast alle Studien in der Ablationszone die Strahlungsbilanz als
dominierenende GroRe des Energieeintrages in den Gletscher aus. Der fiihlbare Warmestrom
tragt ebenfalls in der Regel zum Energieeintrag bei, wahrend der latente Warmestrom ge-
ringere Werte aufweist, oftmals sogar vernachlassigbar ist, und im Mittel sowohl positive wie
auch negative Werte annehmen kann. Ein anderes Bild erhdlt man, wenn man Fallstudien
untersucht, die Daten von der Perkolationszone im Sommer auswerten, oder sich mit dem
Zeitraum der einsetzenden Schneeschmelze befassen (JAMIESON UND WAGNER 1983, STEFFEN
1995, KONZELMANN UND BRAITHWAITE 1995, BINTANJA UND VAN DEN BROEKE 1995). Hier
dominiert der fihlbare Warmestrom als GewinngrolRe, wahrend die Strahlungsbilanz nur
einen geringen Beitrag zum Energieeintrag leistet. Der latente Warmestrom tritt als
Verdunstungsverlust auf und nimmt zum Teil hohe negative Werte an, die den positiven
Eintrag durch die Strahlungsbilanz ubersteigen. Zuriickzufihren ist dieses Verhalten auf die
entgegengesetzten Gradienten der Lufttemperatur und des Wasserdampfdrucks der Atmo-
sphére bei Lufttemperaturen leicht tber dem Gefrierpunkt und mittleren Feuchtegehalten in
der Luft. Bei Temperaturen um den Gefrierpunkt ist die langwellige Strahlungsbilanz oftmals
leicht negativ und die hohe Albedo (ber Schnee flhrt zu einem geringen Gewinn von
Strahlungsenergie ander Schneeoberflache. In der Ablationszone dagegen, bei sommerlichen
Lufttemperaturen weit Uber 0°C und schmelzender Gletscheroberflache ubersteigt die
langwellige Gegenstrahlung im Mittel die Ausstrahlung der Oberflache und die wesentlich
niedrigere Albedo der Gletscheroberflache gegentiber einer Schneeflache fuhrt zu hohem
Strahlungsenergieeintrag in den Gletscher.
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3.3  Gewichtung und klimatologische Bedeutung von Eingangsgrofien der Energie-
und Massenbilanz kleiner Gletscher

Ausgehend von Gradtag-Verfahren oder analytischen Energiebilanzmodellierungen kann der
EinfluB einzelner GréRen und die Reaktion des glazialen Systems bei Veranderungen der Ein-
flukgrolen betrachtet werden (KUHN 1987). WENDLER UND WELLER (1989) vergleichen je
zwei Energiebilanzmodellierungen in der Antarktis und Arktis und ziehen den Schluf, daB die
sommerliche Strahlungsbilanz in der Antarktis aufgrund wesentlich héherer Albedo niedriger
ausféllt, obwohl bei diinnerer Atmosphdre und geringerem Sonnenabstand als auf der Nord-
halbkugel die Globalstrahlung im Sommer in der Antarktis héhere Werte aufweist.

GREUELL UND OERLEMANS (1986) zeigen fir einen Gletscher in Osterreich, daR es nicht
genugt die Energiebilanz allein aus der Lufttemperatur abzuleiten, sondern dafl Luftfeuchte,
Bewolkungsgrad und Windgeschwindigkeit bei der Steuerung der Energiebilanz ebenfalls
einen grofRen Einflul} besitzen. ZuzeL uUND Cox (1975) erhalten eine Verbesserung der
Ubereinstimmung zwischen gemessener und berechneter Schneeschmelze, wenn auRer der
Lufttemperatur auch Luftfeuchte, Strahlungsbilanz und Windgeschwindigkeit in die Berech-
nungen eingehen. BRAITHWAITE (1981) zeigt an Daten aus der kanadischen Arktis, daR die
Lufttemperatur gut mit der Ablationsrate korreliert und die Hélfte der beobachteten Varianz
erklart, obwohl die Energiebilanz der Standorte wesentlich von der Strahlungsbilanz do-
miniert wird. An Daten aus Grénland analysiert BRAITHWAITE (1995) die Veranderlichkeit der
Gradtag-Faktoren unterschiedlicher Standorte. Es zeigt sich, dal} neben der Lufttemperatur die
Albedo und die Turbulenz groBen EinfluR besitzen. Bei hohen Temperaturen gewinnt die
Turbulenz an EinfluBR. Bei niedrigeren Lufttemperaturen hat eine Schwankung der Albedo
groleren Anteil an der Erklarung der beobachteten Varianz der Ablation. Dies steht im Ein-
klang mit der Vorstellung, dal héhere Temperaturen einen hoheren fiihlbaren Warmestrom
erzeugen, so dal} die Veranderlichkeit der Windgeschwindigkeit und der Stabilitat groRere
Effekte an der gesamten Energiebilanz zeitigt.

Reaktionen von Gletschern auf Klimaschwankungen hangen von der Veranderlichkeit oder
Stabilitat all der EingangsgroRRen ab, die auch bei der Modellierung des Energie- und Massen-
umsatzes Eingang finden. Fallstudien berlcksichtigen in der Regel die Veranderlichkeit von
mittlerer Lufttemperatur und Niederschlag. OERLEMANS (1993) berechnet die Massenbilanz
von alpinen Gletschern und Eiskappen auferhalb Gronlands und der Antarktis aus
Jahresmitteltemperatur, mittlerem jahrlichen Temperaturgang und Jahresniederschlages. Der
Ansatz integriert die Strahlungsbilanz in Abhangigkeit von der Héhenlage und der mittleren
Bewolkung. Der turbulente Austausch von Energie ergibt sich als Abschatzung aus der
Mitteltemperatur und der mittleren relativen Luftfeuchte. Die so erhaltene héhenabhangige
Energie- und Massenbilanz erlaubt es, durch Verénderung der Mitteltemperatur und des
Niederschlages die Reaktion der Massenbilanz auf Klimadnderungen abzuschéatzen. Eine
Extrapolation der Ergebnisse der Beispielgletscher auf alle Gletscher der jeweiligen
Klimazone ergibt weltweit eine mittlere Abnahme der spezifischen Massenbilanz von 0.4 m
Wasserdquivalent bei einer globalen Erwédrmung um 1 K. JOHANNESSON ET AL. (1995) leiten
aus einem Gradtag-Modell fur Gletscher in Island, Norwegen und Gronland ab, dal3 eine
Erwérmung um 2 K eine Erhdhung der Ablation um 1 m Wasserdquivalent in den hochsten
Bereichen und um ca. 2.5 m Wasserdquivalent im Bereich der Gletscherzungen nach sich
ziehen wirde, wobei die Gleichgewichtslinie um 200 bis 300 m ansteigt. Zu &hnlichen
Ergebnissen kommt OERLEMANS (1992) flr drei Gletscher in Norwegen, deren Gleichge-
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wichtslinie im Modell bei einer mittleren Erwdrmung um 1 K zwischen 110 m und 135 m
ansteigt. OERLEMANS (1991/92) gibt fur eine Erwdrmung um 1 K fur Gletscher der Alpen
einen Anstieg der Gleichgewichtslinie um 116 m an, wahrend eine Verminderung der Albedo
um 3% zu einem Anstieg der Gleichgewichtlinie um 111 m fuhren soll. MAYO UND MARCH
(1990) kommen zu dem SchluB, dalR der Wolverine-Gletscher in Alaska bei hoherer
Jahesmitteltemperatur eine positive Massenbilanz erhalt, da die verstarkte Ablation den
Zuwachs des Gletschers durch erhdhten Niederschlag im Akkumulationsgebiet nicht
ausgleichen kann.

34 Studien an kleinen Gletschern der Antarktischen Halbinsel
3.4.1 Glaziologische Studien

Detaillierte glaziologische Studien an ‘kleinen’ glazialen Einheiten der Antarktischen
Halbinsel gibt es nur von einigen Orten der Halbinsel. Im Gegensatz zu den grofen
Eisstromen der Westantarktis und der Eisschelfe im Umkreis der Halbinsel gelten hdufig die
kleineren glazialen Systeme als ‘quantité negligeable’. Einige Studien befassen sich mit den
Eiskappen und Gletschern der Sid-Shetland-Inseln. REN JIAWEN ET AL. (1995) ermitteln
Akkumulationsrate, Gleichgewichtslinie, Eismachtigkeit, Temperaturverteilung im Eiskorper
und FlieRverhalten der Eiskappe von Nelson Island. NoBLE (1965) beschreibt Ausdehnung,
Akkumulation und Ablation von zwei kleinen Gletschern der Admirality Bay, King-George
Island. WEN JIAHONG ET AL. (1994) untersuchen die Massenbilanz und die Lage der
Gleichgewichtslinie der Collins Eiskappe auf King-George Island. Durch lineare Beziehungen
zwischen Niederschlag und Temperatur einerseits und zwischen Temperatur und Hohe
andererseits leiten sie aus der TemperaturmeRreihe der Station Frei die Massenbilanz der
Eiskappe zwischen 1970 uns 1992 ab. Nachdem die Massenbilanz bis 1984 uberwiegend
negativ war, bleibt sie bis 1991 mit Ausnahme des Jahres 1987/88 positiv, was WEN JIAHONG
ET AL. (1994) auf einen Anstieg des Niederschlages zuruickfuhren.

3.4.2  Studien zum Energiehaushalt

Es gibt bisher nur wenige Studien, die sich mit dem Energiehaushalt an Gletscheroberflachen
von Gletschern der Antarktischen Halbinsel beschaftigen.

BINTANJA (1995) bestimmt die Energie- und Massenbilanz in der Ablationszone des Ecology
Gletschers auf King-George Island im Sommer 1990/91. Er ermittelt eine Ablation von 0.75
m Wasseraquivalent wéhrend des Sommers. Wie bei anderen Studien auf Ablationszonen
dominiert trotz hohen Bewdlkungsgrades die positive Strahlungsbilanz mit +70 W/m? die
Energiebilanz. Der fiihlbare Warmestrom tragt hingegen nur mit +27 W/m? zur Energiebilanz
bei. Diese relative Bedeutung von Strahlungsbilanz und fuhlbarem Warmestrom unterscheidet
sich markant von den Ergebnissen dieser Studie und dem Befund von JAMIESON UND WAGNER
(1983). Die Unterschiede sind in den bereits ausgefiihrten unterschiedlichen Charakteristika
von Ablations- und Nal3schnee- bzw. Perkolationszone zu suchen (— Kapitel 3.2). BINTANJA
(1995) gibt an, dal’ eine Erhdhung der Sommermitteltemperatur um 1 K die Ablation um ca.
15% erhohte.
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JAMIESON UND WAGNER (1983) untersuchen den Eis-, Wasser- und Energiehaushalt des
Spartak-Gletschers auf Alexander Island bei 71° Std in den Jahren 1969 und 1974. Diese Stu-
die ist auBer der vorliegenden Arbeit die einzige, die im Umkreis der Marguerite Bay den
Energiehaushalt von Gletscheroberflachen eingehend untersucht. Die Massenbilanz des Glet-
schers war wahrend dreier aufeinanderfolgender Jahre negativ. Die Akkumulation von ca.
720 mm wurde durch die Ablation von ca. 1370 mm im Durchschnitt Gberkompensiert. Die
FlieRgeschwindigkeit des Gletschers liegt im zentralen Teil zwischen 7,5 m und 16 m pro
Jahr. Die Energiebilanz wurde aus Daten einer AWS berechnet, wobei die turbulenten
Warmestrome ebenso wie in der vorliegenden Arbeit nach dem Gradientverfahren unter
Verwendung der Stablitatskorrektur nach Richardson berechnet wurden. Die Ergebnisse der
EnergiefluBmodellierung zeigen teilweise eine Abweichung von Uber 100% zu den
gemessenen Gewinn- und VerlustgroRen. JAMIESON UND WAGNER (1983) nehmen an, daf die
turbulenten Warmestréme, die im Mittel des Zeitraumes einen Energieeintrag liefern, weit
uberschatzt wurden. Der latente W&rmestrom tritt im Hochsommer als Verlustgrofie auf, so
dalR beide turbulente GrofRen unterschiedliche Vorzeichen aufweisen. Der fiihlbare
Waérmestrom dominiert die Energiebilanz. Die Strahlungsbilanz weist nur im Hochsommer
ahnlich hohe Werte auf wie der fiihlbare Warmestrom. Bei dhnlichen Lufttemperaturen im
Hochsommer wie am Northeast- und McClary-Gletscher ergeben sich groBe Ahnlichkeiten
beziglich der Verteilung der einzelnen EnergiefluBgroRen zwischen der Studie von JAMIESON
UND WAGNER (1983) und der vorliegenden Arbeit. Lediglich die wesentlich tiefere
Firntemperatur von -7°C in 2 m Tiefe fiihrt zu einem erheblichen Unterschied gegeniiber den
Verhéltnissen am Northeast-Gletscher. Am Northeast-Gletscher konnte auch in 2,5 m Tiefe
keine signifikante Abweichung der Temperatur von 0°C gemessen werden. Im Gegensatz zur
Situation am Northeast-Gletscher im Sommer 1994/95 konnte am Ort der AWS am Spartak-
Gletscher der Speicherwéarmestrom in den Eiskorper nicht vernachléssigt werden. JAMIESON
UND WAGNER (1983) messen im Januar 1974 einen beachtlichen AbfluR von 200 Liter pro
Sekunde stromabwaérts des Gletschertores in ca. 40 m N.N. Es ist unklar, wie dieser Befund
mit der Firntemperatur von -7° C im Dezember 1973 in 240 m N.N. und nur 3 km vom
Gletschertor entfernt in Einklang zu bringen ist. Aus der Summe der berechneten
Schneeschmelze am Standort der AWS ergibt sich eine weit geringere Ablation als 1100 mm
im Sommer 1973/74. Diesen Wert erhalten JAMIESON UND WAGNER (1983) aus Messungen an
Ablationsstangen als Mittelwert fiir den gesamten Gletscher. Die Energiebilanz am Standort
der AWS kann offensichtlich nicht als reprasentativ fir den Gesamtgletscher gelten.
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4 Zum Beitrag der Fernerkundung
4.1 Radarfernerkundung der Schneedecke
4.1.1  Der abbildende Radar des ERS-1

Das entscheidende Merkmal der Fernerkundung der Schneedecke mit abbildendem Radar
stellt die Tatsache dar, dal? die in den Bildpunkten enthaltene Information nicht nur von den
Oberflacheneigenschaften, sondern zudem vom Volumen und dem inneren Aufbau der
Schneedecke determiniert wird. In dieser Arbeit wurden Satellitenbilder des ersten
europdischen Radarsatelliten (ERS-1) eingesetzt. Auf eine umfassende Darstellung der
Funktion des Systems wird ebenso wie auf die Darstellung der physikalischen Behandlung des
Radar und der mathematischen Prozessierung der Daten verzichtet. Es sei hier auf die
entsprechenden Lehrbucher (z. B. ULABY ET AL. 1982, ULABY ET AL. 1986) und auf die
Veroffentlichungen der europdischen Raumfahrtagentur ESA (VASS UND BATTRICK 19923,
VASS UND BATTRICK 1992b, BATTRICK 1993) sowie GOTTSCHALK (1991) verwiesen. Einige
wichtige Systemparameter des ERS-1 sind in Tabelle (4.1) zusammengefalit. Dabei wird nur

das aktive, abbildende Radar des ERS-1 - ‘active microwave instrument’ (AMI)
Start des ERS-1 17. Juli 1991
Gewicht des Satelliten ca. 2.4 Tonnen
Gewicht des AMI 0.33 Tonnen
Orbit beinahe polar und synchron zur Sonne
Inklination des Orbit 98.52°
Dauer einer Erdumrundung ca. 100 Minuten
Repetitionsrate je nach Programmierung 3, 35 oder 176 Tage
Frequenz des AMI 5.3 GHz (C-Band)
Bandbreite 15.55 MHz
Polarisation linear vertikal
Antennengrole 10m x Im
Einfallswinkel des Pulses zur Erde 20.1° (23° im Mittel) bis 25.9°
Streifenbreite 100 km
GroRe einer Szene 100 * 102 km?
BildpunktgroRe (Pixel-GréRe) ca. 12.5%12.5 m?
Bildgrolie ca. 8000 * 8200 Pixel entsprechend
Raumliche Informationsdichte <33 m in ‘ground range’ und < 30 m in Azi-
mutrichtung, ca. 25*25 m?
Abstand der Streifenmitte vom Nadir |ca. 300 km rechts in Flugrichtung

Tab.4.1:  Technische Daten der ERS-1-AMI-PRI (Angaben aus: VASS UND BATTRICK 1992b).
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berticksichtigt und nur auf die technischen Daten der ‘Precision Images’ (PRI) eingegangen,
da Daten anderer Instrumente des ERS-1 und andere Bildprodukte des AMI bei dieser Arbeit
keine Verwendung fanden.

Der Radarimpuls wird als enge Keule von der Antenne mit 23° durchschnittlichem Ein-
fallswinkel zur Erde gesandt. Die vom Streukorper in Richtung der Antenne vom Streukorper
reflektierte Strahlung wird an der Antenne erfal3t, wobei die Wellenlangenverschiebung auf-
grund des Dopplereffektes zur Lokalisierung des Streuzentrums in Flugrichtung und die Lauf-
zeit des Signals zur Lokalisierung senkrecht zur Flugrichtung genutzt werden. Das Echo von
insgesamt ca. 300 Pulsen mit einer Breite von 37 ps wird zur Bestimmung des Rickstreuwer-
tes einer Lokation verwendet. Drei solcher ‘looks’ werden anschlieBend zur Bestimmung von
Phase und Amplitude des riickgestreuten Signals von einem Bildpunkt gemittelt. Die kom-
binierte Angabe aus Amplitude und Phase des Signals kann als komplexe Zahl fiir jeden Bild-
punkt angegeben werden. Durch Bildung des Absolutbetrags dieser komplexen Zahl ergibt
sich die Intensitat des Signals, welches in den PRI-Daten mit einer rechnerischen Bildtiefe
von 16 Bit pro Pixel abgespeichert wird (VASs UND BATTRICK 1992). Die Daten werden mit
einer raumlichen Auflésung von 12.5-12.5 m? je Pixel dargestellt, wobei die effektive
Aufldsung aufgrund der Geometrie und Charakteristik der Antenne bei circa 25-25 m? liegt.
Der Datenumfang einer Vollszene entspricht ca. 131 MBytes (BATTRICK 1993). Die
Aufzeichnung der vom ERS-1 empfangenen Daten erfolgt mittels Ubertragung der Daten zu
einer terrestrischen Parabolantenne in Echtzeit. Dies bedeutet, dafl der Satellit sich im
Sichtbereich einer Bodenempfangsstation befinden muf3. Der Empfang von Bilddaten des
Raumes der Antarktischen Halbinsel wird durch eine vom Deutschen Zentrum fiir Luft- und
Raumfahrt e.V. (DLR) als Annex an die chilenische Forschungsstation O’Higgins betriebene
Empfangsanlage gewdhrleistet. Der Betrieb der Empfangsantenne wird allerdings nur fir
wenige kurze Zeitrdume von jeweils einigen Wochen pro Jahr finanziert (HOCHSCHILD 1995).
Die Station O’Higgins befindet sich im Norden der Antarktischen Halbinsel auf der Trinity
Peninsula bei 63°19° Siid und 57°54° West (GALIMBERTI 1991).

4.1.2 Die Abbildung der Schneedecke in ERS-PRI-Daten

Die Bedeutung der Radarfernerkundung fur die Schneedecke wird bei ROTT (1991), ROTT UND
NAGLER (1994), WUNDERLE (1996), HALLIKAINEN (1994) und SAURER ET AL. (1998)
eingehend diskutiert. Die theoretische Ableitung der Rickstreuung von Radarimpulsen findet
sich bei ULABY ET AL. (1986), FUNG UND CHEN (1989), WEST ET AL. (1993), HALLIKAINEN
(1996a, 1996b), FRIEDRICH (1996), WUNDERLE (1996) und CHUAH ET AL. (1997). In Zusam-
menhang mit dieser Arbeit sind folgende Charakteristika der Schneedecke entscheidend:

Die an der Antenne empfangene Strahlungsintensitéat (P,) aus dem Zielgebiet (A) hangt auBRer
von der Wellenlange der Strahlung (L), der Sendeleistung (Py), der Antennengeometrie (G)
und dem Abstand (R) zwischen Sensor und Objekt auch von der Geometrie und den dielektri-
schen Eigenschaften der Streukorper ab. Diese Eigenschaften werden im Ruckstreukoeffizien-
ten (op) zusammengefallt. Die gesamte Ruckstreuintensitat ergibt sich als Flachenintegral Gber
die Flache eines Pixels zu (ULABY ET AL. 1982, WEST ET AL. 1996):

2 2_0
5_ A J~PtGa

dA 4.1
ny w -
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Abb. 4.1:  Extinktions- (ke), Absorptions- (ka) und Streukoeffizient (ks) bei 5.3 GHz fir trockenen
Schnee bei einer Schneedichte von 250 kg/m3 (gestrichelte Kurven) und bei einer
Schneedichte von 650 kg/m3 (durchgezogene Kurven) als Funktion des Radius der
Schneekristalle.

Der Materialparameter oo von Schneedecken im C-Band des elektromagnetischen Spektrums
setzt sich aus einem Anteil der Oberflachenstreuung und einem Anteil der Volumenstreuung
im Schneepaket zusammen. Trockener Schnee kann als eine Mischung aus Luft und
Eiskristallen betrachtet werden. Die komplexe Dielektrizitatskonstante () von Trockenschnee
im C-Band nimmt bei einer Schneedichte von 250 kg/m? einen Wert von (1.4-i-0.0002)  an.
Bei 600 kg/m* Schneedichte erhalt man einen Wert von (2.3-i-0.0009). Aufgrund des geringen
komplexen Anteils ergibt sich eine geringe Oberflachenstreuung sowohl beim Ubergang von
Luft zu Schnee als auch an Horizonten im Schneevolumen. Der Beitrag der VVolumenstreuung
zur gesamten Rickstreuung hangt vom Extinktions-(ie), vom Absorptions- (kz) und vom
Streukoeffizienten (i) ab. Diese Grofen lassen sich mit der Eindringtiefe der Strahlung (3p)
in einen einfachen Zusammenhang bringen (SCHNEIDER ET AL. 1998):

1/8p=xKe =Kat+Ks. 4.2)

Fur trockenen Schnee ist der Absorptionskoeffizient unabhangig von der Korngrolie des
Schnees, wahrend der Streukoeffizient mit der Korngréf3e rasch zunimmt (Abb. 4.2).

Durch Schmelz- und Gefrierzyklen metamorphisierter Schnee weist wesentlich gréRere
Korndurchmesser und eine ausgeprégtere Stratifizierung durch Eislinsen auf als Schnee der
dauerhaften Trockenschneezone. Die hohere Zahl der Eislinsen erhoht die Oberflachen-
rickstreuung aus dem Schneepaket, da eine hohere Anzahl interner Oberflachen auftritt.
Obwohl die erhdhte KorngroRe die Eindringtiefe verringert, erhoht sich die gesamte
Volumenriickstreuung des Schneepaketes durch den Anstieg des Streukoeffizienten
mafRgeblich (SHI ET AL. 1993). Aufgrund der geringen KiristallgroRen und der fehlenden
Eislinsen im Schneepaket ist die Ruckstreuung von Trockenschneegebieten deshalb weit
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geringer als von durchgefrorenen Bereichen der Perkolationszone, obwohl die Eindringtiefe in
Trockenschnee hoch ist. (SAURER ET AL. 1998, SCHNEIDER ET AL. 1998).

Das dielektrische Verhalten von nassem Schnee verdndert die RUlckstreuung von einer
feuchten bzw. schmelzenden Schneedecke gegentiber einer trockenen Schneedecke erheblich.
Durch die Beimengung von fliissigem Wasser ergibt sich ein moderater Anstieg des Realanteil
der Dielektrizitatskonstante. Der komplexe Anteil von ¢ steigt jedoch bei einem
Flussigwassergehalt von 2 VVolumenprozent bereits auf das 100-fache an (SCHNEIDER ET AL.
1998). Die Absorption erhoht sich stark, da k; vom Quotienten aus Imaginér- und Realanteil
von ¢ abhéngt (HALLIKAINEN UND ULABY 1986):

2n

2
o ~1) 4.3)

K, = ( 1+(2—)

Bei einem Kiristalldurchmesser von 1 mm sinkt die Eindringtiefe von ca. 11 m bei vollig
durchgefrorenem Schnee auf ca. 1 cm bei einem Flissigwassergehalt von 5% (vgl. Abb. 4.2).
Die Volumenrickstreuung von feuchtem Schnee ist wenig hoher als bei trockenem Schnee.
Da jedoch das durchstrahlte VVolumen signifikant kleiner ist, ist die aus der Schneedecke
zurlck reflektierte Strahlung deutlich geringer als bei trockenem Schnee mit gleicher
Stratigraphie. Die stark veranderte Dielektrizitatskonstante fiihrt zu einem Anstieg der Ober-
flachenstreuung bei NafRschnee. Dieser Anteil an der Rickstreuung ist stark abhangig vom
lokalen Einfallswinkel (FUNG ET AL. 1995, SCHNEIDER ET AL. 1998).

Aus der Kombination von Winter und Sommeraufnahmen mit abbildendem Radar kdnnen
also die untere Grenze der Trockenschneezone, die durchgefrorene Perkolationszone und die
sommerliche Nal3schneezone unterschieden werden, wie WUNDERLE UND SAURER (1995) und
WUNDERLE (1996) fur das Untersuchungsgebiet in der Marguerite Bay zeigen. Auch
HALLIKAINEN ET AL. (1994) kommen zu dem Schluf?, daR mit ERS-PRI-Daten verschiedene
Schneebedingungen unterschieden werden kénnen. Die Analyse einer Zeitreihe von ERS-1-
AMI-PRI-Daten fur einen Gletscher in British Columbia nehmen SMITHET AL. (1997) vor. Sie
grenzen aperen Gletscher, NaRschneezone und Perkolationsbereich aufgrund unterschiedlicher
Rickstreuintensitaten raumlich voneinander ab. Dabei ergibt sich eine gute Ubereinstimmung
zwischen der Verlagerung von Schneezonen und der Hohen&nderung der Lage der 0°C-
Isotherme. Die signifikante Anderung der Riickstreuung bei einsetzender Schneeschmelze in
multitemporalen Radarszenen wird auch zur Beobachtung der Frihjahrsschneeschmelze
groler Einzugsgebiete eingesetzt (HALLIKAINEN ET AL. 1992, HOLT 1995, PIESBERGEN ET AL.
1995). Auch zur Analyse der Schneeeigenschaften auf Meereis werden ERS-1-PRI-
Aufnahmen genutzt (BARBER ET AL. 1994). Kompliziert wird die Auswertung der
Radarrickstreuung, wenn unterschiedlich méchtige Schneedecken und unterschiedliche Arten
von Untergrund zu vielfaltigen Kombinationen der Ruckstreuung von feuchten und
durchgefrorenen Oberflachen fihren (RIGNOT UND WAY 1994). Fir grofRrdumige
Darstellungen, z. B. bei der Betrachtung der Schmelze auf groRen Eisschelfen (RIDLEY UND
RAPLEY 1993), bietet sich dabei die Auswertung passiver Mikrowellendaten an, die eine
schlechtere rdumliche Auflésung aufweisen. Durch die Kombination von Aufnahmen mit
verschiedenen Wellenléngen sind passive Mikrowellen gut zur Erfassung der Schneeschmelze
geeignet (MOTE ET AL. 1993). Werden bei anderen passiven oder aktiven Radarferner-
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Abb. 4.2:  Eindringtiefe der Radarstrahlung bei 5.6 GHz fir zwei verschiedene Schneekristall-
durchmesser als Funktion des relativen Flissigwasseranteiles (aus: SCHNEIDER ET AL.
1998).

kundungssystemen verschiedene Polarisationsrichtungen, verschiedene Einfallswinkel und
verschiedene Wellenldngen kombiniert, so konnen zusétzliche Informationen gewonnen
werden, die zur Abgrenzung unterschiedlicher Schneetypen und deren Interpretation
herangezogen werden kénnen (ROTT ET AL. 1993, SURDYK UND FILY 1993, LOHMEIER ET AL.
1995, STROZZI UND MATZLER 1995).

Die bei dieser Untersuchung genutzte Unterscheidbarkeit von Schneezonen wird durch die
Beschreibung eines Ausschnittes aus der ERS-1-AMI-PRI-Szene vom 18.01.1995 in Ab-
schnitt 4.1.4 verdeutlicht.

4.1.3 Die verwendeten ERS-1-PRI-Szenen

Zeitgleich mit den zur Verfligung stehenden meteorologischen Messungen auf dem Northeast-
und McClary-Gletscher wurden im Sommer 1993/94 drei ERS-1-Szenen und im Sommer
1994/95 eine Szene aufgezeichnet, die, vom selben Orbit aus, das Untersuchungsgebiet
abdecken. Die Daten der verwendeten Szenen ergeben sich aus Tabelle 4.2.

Die Szenen des Jahres 1994 wurden von WUNDERLE (1996) bereits zu einer Mehrkanalszene
uberlagert. Diese Mehrkanalszene sowie die Szene von 1995 wurden mittels eines einfachen
Pallpunktverfahrens auf die Geometrie des vorliegenden Geldndemodelles entzerrt. Dabei
wurden die hdhenabhangigen Effekte, die sich durch die schrage Sicht des Radars ergeben,
nicht berlcksichtigt. Die vorliegende Entzerrung weist deshalb erhebliche Abweichungen
zwischen Gelandemodell und Satellitenbild auf, die bei Bergspitzen mehrere Kilometer
betragen kénnen. Die Entzerrung dient nur zur ungefahren Uberlagerung von Gelandemodell
und Satellitenbildern. Eine exakte Georeferenzierung wurde nicht angestrebt und ist im
Rahmen der vorliegenden Arbeit auch nicht zwingend erforderlich, da sich die Auswertung
auf die Gletscheroberflachen mit geringer Hangneigung beschrénkt. Da Palpunkte nur im
Bereich der Gletscherkante und der Kdistenlinien der vorgelagerten Inseln gefunden werden
konnten, ist die Anpassung im Bereich der Gletscherkante gut. Mit zunehmender Entfernung
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Datum 01.02.1994 [{07.02.1994 |13.02.1994 |18.01.1995
Orbit 13319 13405 13491 18355
Frame 5769 5769 5769 5769
Uhrzeit (GMT) 5:02Uhr  [5:02Uhr [5:02 Uhr [4:58 Uhr
Ortszeit ca.2Uhr |(ca.2Uhr |[ca.2Uhr [ca.2Uhr
Hohenlage der Grenze zwischen | 274 259 327 600

Naf- und Trockenschnee [m]

Tab. 4.2: Daten der verwendeten ERS-1-Szenen.

von der Gletscherkante und mit zunehmender Hohenlage vergroRern sich die Abweichungen.
Die relative Lage der Satellitenbilder zueinander kann mit einer Genauigkeit von unter 5 Pixel
bestimmt werden, da alle Bilder aus dem gleichen Blickwinkel mit rdumlich gleich
verlaufender Umlaufbahn aufgezeichnet wurden. Zur exakten Georeferenzierung mifte ein
Entzerrungsverfahren eingesetzt werden, welches das digitale Gelandemodell beim Anpas-
sungsprozel mitberucksichtigt (HAEFNER 1994).

41.4 Die ERS-1-Szene vom 18.01.1995

Abbildung 4.3 zeigt einen Ausschnitt der auf das Gelandemodell entzerrten ERS-1-Szene vom
18.01.1995. Die verwendeten topographischen Bezeichnungen sind in Abbildung 4.4
eingetragen. Die folgende Beschreibung bezieht sich auf Abbildung 4.3:

Die ERS-1-Szene wurden um 4:58 Uhr GMT — also 1:58 Uhr Ortszeit - aufgezeichnet. In der
linken Bildhélfte verlauft die Gletscherkante von McClary- und Northeast-Gletscher in
nordwest-stidostlicher Richtung vom Cape Calmette im Norden zur Roman-Four Promontory
im Suden. Die Butson Ridge, welche die beiden Gletscher trennt, ist durch die hohen
Riickstreuwerte in den ‘fore-shortening’-Bereichen als Bergkette leicht zu erkennen. Nach
Norden wird der McClary-Gletscher durch eine Bergkette mit Gipfeln um ca. 1000 m N.N.
begrenzt. Nordlich daran ist am oberen Bildrand der Todd-Gletscher abgebildet. Im Siiden
reicht noch ein Teil des Neny Fjordes in den Bildausschnitt. Am linken Bildrand sind Teile
von Millerand Island abgebildet. Die Debenham Islands mit der Station San Martin lassen
sich als hellere Flecken zwischen der Ostspitze von Millerand Island und der Gletscherkante
ausmachen. Neny Island zwischen Millerand Island und der Roman-Four Promontory hebt
sich deutlich ab. Die rauhe Oberflache der See durchsetzt mit Eisbergen und Treibeis fiihrt zu
intensiver Strukturierung bei im Mittel maRig hohen Rickstreuwerten. Ostlich der
Gletscherkante schlielt sich auf beiden Gletschern eine Flache mit sehr geringen
Rickstreuintensitaten an. Diese Zone reicht auf beiden Gletschern bis auf ca. 560 m N.N. Am
McClary-Gletscher liegt der Ubergang zur durchgefrorenen Perkolationszone wenig westlich
der Bild- und Gletschermitte. Am Northeast-Gletscher erstreckt sich die aktuelle
NaRschneezone bis in den TalschluR. Auch im Norden des Ausschnittes erkennt man einen
kleinen Bereich mit dunkel abgebildeter Nal’schneezone, welcher dem Abstrom des McClary-
Gletscher in Richtung des Swithinbank-Fjordes, der nérdlich des Bildausschnittes liegt,
entspricht. Die Perkolationszone ohne Flussigwasser ist an der hellen Ténung - also den
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hohen mittleren Rickstreuwerten - erkennbar. Dieser Bereich wird im wesentlichen durch die
hoher liegenden Gebiete des McClary-Gletschers und des Todd-Gletschers, den kleinen
Gletscher in der Butson Ridge und den Sodabread Slope im oberen Teil des Northeast-
Gletschers gebildet. Die Hochflache des Plateaus im Osten gehért der permanenten
Trockenschneezone an. Hier finden sich wieder Ruckstreuintensitaten, die wesentlich geringer
sind als in der Perkolationszone ohne Fllssigwasser, was auf die geringere Gréle der Schnee-
kristalle und die weniger stark ausgepréagte Stratifizierung der Schneedecke zurtickzufiihren
ist. In Abbildung 4.5 ist ein Ausschnitt von 1024-1024 Pixel aus dem unentzerrten Sa-
tellitenbild dargestellt. Der Ausschnitt umfalit den westlichen Teil des McClary-Gletschers in
der Bildmitte. Mit schwarzen Kreisen sind die durch Winkelreflektoren erzeugten hellen
Punkte hervorgehoben, die MeRpunkte auf den Gletschern kennzeichnen.

Abb. 4.3:  Ausschnitt aus der ERS-PRI-Szene vom 18.01.1995 (Copyright ESA).
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Abb. 4.4:  Topographische Skizze des Untersuchungsgebietes abgeleitet aus einem digitalen

Gelédndemodell (IfAG Frankfurt). Die in hellem Grau unterlegte Fléche deutet die
Oberflache des McClary-Gletscher, die in dunklem Grau gehaltene Flache gehort dem
Northeast-Gletscher an. Die Abbildung stellt eine stereographische Projektion mit dem
67° West als langentreu abgebildetem Mittelmeridian dar. Die 0-Marke auf der X-Achse
bezeichnet die Lage von 67° West. Die Zahlen an den Achsen bezeichnen Entfernungen
in km. Die Zahlen an der Y-Achse geben die Entfernung zum Pol in km an. Der nérdliche
Rand der Abbildung liegt ungefahr bei 68° Sid.
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Abb. 4.5:  Ausschnitt von 1024 * 1024 Pixel aus der ERS-PRI-Szene vom 18.01.1995. Die offenen
schwarzen Punkte heben die hellen Punkte hervor, die von den Winkelreflektoren auf
dem Gletscher herriihren. Die Zahlen bezeichnen die Meeresoberflache [1], Die
Gletscherkante [2], Cape Calmette [3], die Debenham Islands [4], die angefeuchtete
Schneedecke auf dem McClary [5], die angefeuchtete Schneedecke auf dem Northeast-
Gletscher [6], die ‘layover’- bzw. ‘fore-shortening’-Bereiche der Bergketten und die
durchgefrorenen Schneedecke der Perkolationszone auf dem McClary-Gletscher [8]
(Copyright ESA).

4.1.5 Die Schneedecke von Northeast- und McClary-Gletscher im Satellitenbild

Fur eine Zeitreihe von ERS-1 Aufnahmen zwischen Januar 1994 und Mérz 1994 leitet
WUNDERELE (1996) die zeitliche Entwicklung des Ruickstreukoeffizienten fiir verschiedene
Testflachen ab. Die Ruckstreuung liegt in stark verspaltetem Gebiet um ungefahr 6dB hoéher
als in Gebieten mit glatter Schneeoberflache. Die Differenz zwischen vollig durchgefrorenem
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Schnee der Perkolationszone (-4dB) und stark durchfeuchtetem Schnee (-16dB) liegt hingegen
bei -12dB (WUNDERLE UND SAURER 1995). Eine exakte Korrelation zwischen
meteorologischen Daten und ERS-1 Bildern wird bei WUNDERLE (1996) nicht versucht, aber
die Zeitreihe zeigt den deutlichen Zusammenhang auf: Eine kurze Episode wérmerer
Lufttemperatur nach dem 26. Januar 1994 fuhrt zu einem Abfall der Rickstreuung aufgrund
von Flussigwasser in der Schneedecke in hoheren Lagen des Northeast-Gletschers bis ca. 300
m N.N. Die noch hoher gelegenen Bereiche des McClary-Gletschers (ca. 450 m N.N.) liegen
bereits zu hoch, als daR die Lufttemperatur die Nullgradgrenze lange genug Uberschritte, um
fiir eine Durchfeuchtung der Schneedecke zu sorgen (WUNDERLE UND GOBMANN 1995).

Die Trockenschneegrenze im Umfeld der Station San Martin gibt WUNDERLE (1996b) mit ca.
1260 m N.N. an. Dies wird einerseits aus der Differenzierung in einer ERS-1-Szene vom
August 1993 abgeleitet. Andererseits ergibt es sich aus dem mittleren hypsometrischen
Temperaturgradienten von 0.61°C/100 m und dem Temperaturmaxima im wéarmsten Monat
des Jahres im Meeresniveau.

41.6 Lage des Uberganges von NaRschnee zu trockenem Schnee in der Perkolations-
zone im Untersuchungsraum

Aus den ERS-1-Radarbildern wurde die Lage des Uberganges von NaRschnee zu durchgefro-
renem Schnee der Perkolationszone extrahiert. Die mittlere Lage des Uberganges wurde am
Bildschirm digitalisiert. Die Vektoren konnten anschliefend dem Geldndemodell tUberlagert
werden und die mittlere Hohenlage wurde als Mittel (iber alle Punkte entlang der Linie errech-
net. Aufgrund der geometrischen Abweichungen zwischen Geldndemodell und Satellitenbild
muf} ein Fehler von +30 m bei der mittleren Hohenlage einkalkuliert werden. Die mittlere
Hohenlage des Uberganges ist in Tabelle 4.2 als unterste Zeile vermerkt.

4.2  Fernerkundung im Bereich der Antarktischen Halbinsel

Die Bearbeitung geowissenschaftlicher Fragestellungen mit Fernerkundungsdaten hat in
peripheren, schwer zuganglichen Raumen groRe Bedeutung. Da im hier ausgefihrten
methodischen Zusammenhang die Auswertung von Fernerkundungsdaten nicht zentral ist,
sondern eher begleitenden Charakter besitzt, wird auf eine detaillierte Ausfihrung der
Bedeutung der Fernerkundung in polaren R&umen verzichtet. Weiterfuhrende
Uberblicksdarstellungen zur Fernerkundung von Schnee und Eis findet man unter anderem bei
FOSTER ET AL. (1987), MASLANIK UND BARRY (1990), ENGMAN UND GURNEY (1991), DELLA
Rocca (1994), WADHAMS (1994) und WUNDERLE (1996). Einen Querschnitt der Arbeiten, die
sich explizit mit dem Raum der Antarktischen Halbinsel befassen, wird im folgenden nach
Sensortypen gegliedert gegeben. Die daraus abzuleitenden Erkenntnisse sind in Kapitel 5 und
Kapitel 6 eingearbeitet.

4.2.1 Optische Daten und Thermaldaten

Verschiedene Autoren setzen Luftbilder, optische Daten der Satelliten SPOT und Landsat zur
Kartierung von Schelfeisréndern und Gletscherkanten ein (REyNOLDS 1988, DOAKE UND
VAUGHAN 1991, CALVET ET AL. 1992, CALVET UND CORBERA 1993, VAUGHAN 1993,
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VAUGHAN ET AL. 1993, SCVARCA 1993, MUSER 1995, WARD 1995 und WUNDERLE 1996).
Auch zur Datengewinnung in der Kartographie bzw. zur Erstellung von Satellitenbildkarten
der Antarktischen Halbinsel werden diese Daten genutzt (SIEVERS ET AL. 1989, THOMSON UND
CooPER 1993). Die glaziologische Kartierung der Oberflache von Schelfeisen und Gletschern
wird durch die Interpretation von optischen Satellitenaufnahmen, beispielsweise am Wilkins-
Eisschelf (VAUGHAN ET AL. 1993) unterstutzt. Der rdumliche Versatz von Spaltensystemen
entlang der FlieR3linien von Gletschern, wie er in optischen Satellitenbildern und Radarbildern
erkennbar ist, wird zur Bestimmung der Flielgeschwindigkeit an der Gletscheroberflache
eingesetzt. VAUGHAN (1992, 1993) setzt dieses Verfahren zur Bestimmung der FlieRdynamik
der AuslaBgletscher des Wordie-Eisschelfes ein. LUCCITTA ET AL. (1993) leiten mit diesem
Verfahren fir einen Eisstrom sudlich von Alexander Island, der Teile der Westantarktis drai-
niert, die FlieBgeschwindigkeit ab.

Fur meteorologische Studien und synoptische Klimatologie werden Zeitreihen der optischen
Systeme von Wettersatelliten mit mittlerer Auflésung eingesetzt, die zur Abgrenzung
synoptischer Erscheinungen im Bereich der Antarktischen Halbinsel dienen (TURNER UND
LACHALAN-COPE 1994, TURNER UND LEONHARD 1996, KING UND TURNER 1997, S.38 ff.,
WULF 1997). NOAA-AVHRR Aufnahmen im Thermalkanal und optische Aufnahmen dieses
Satelliten werden hierfliir an der britischen Station Rothera téglich aufgezeichnet (TURNER
UND LACHLAN-COPE 1994).

4.2.2 Passive Mikrowelle

ZWALLY UND FIEGLES (1994) dokumentieren die Schmelzprozesse in der Antarktis zwischen
1978 und 1987 mit Hilfe von Daten des Electrically Scanning Microwave Radiometer
(ESMR) des Satelliten Nimbus-5. Da sich die Emissivitat und damit die Strahlungstemperatur
des Schnees im Mikrowellenband stark verandert, sobald Flissigwasser im Schnee auftritt,
kdnnen taglich verflgbare Aufzeichnungen dieses Satelliten zu einer kontinuierlichen
Beobachtung der Schneeschmelzereignisse herangezogen werden (— Abschnitt 4.1.2).
Allerdings liegt die effektive PixelgroRe bei diesem Verfahren bei 3000 km? Die
Darstellungen bei ZwALLY UND FIEGLES (1994) zeigen fiir die Antarktische Halbinsel nordlich
der Marguerite Bay keine Bereiche ohne Tage mit Schneeschmelze, also keine Gebiete mit
permanentem Trockenschnee. Die Analyse von hochauflésenden ERS-1-SAR-Aufnahmen der
Antarktischen Halbinsel belegt aber, dal auch auf dem Plateau von Graham Land
Trockenschneebereiche zu finden sind (WUNDERLE 1996b). Die geringe rdumliche Aufldsung
der Aufnahmen mit passivem Mikrowellenradar verhindern die Erfassung der
kleinrdumigeren Strukturen auf der Antarktischen Halbinsel. Der hohe Anteil von Mischpixel,
die Flachenanteile verschiedener Oberflachentypen enthalten, machen eine Abgrenzung von
Trockenschnee- und NaBschneezone im reliefierten Geldnde im mesoskaligen Bereich
unmdoglich. Die groRraumige und mehrjahrige Variabilitat der absoluten Anzahl und der
rdumlichen Differenzierung der Tage mit Schneeschmelze hingegen, werden durch die
Aufnahmen mit passiver Mikrowelle erfal3t. Insbesondere auf den groRen Eisschelfen Larsen,
Wilkins und Filchner-Ronne kann die Anzahl der Tage mit Schmelzbedingungen an der
Schneeoberfldche abgeleitet aus taglichen Aufzeichnungen mit passivem Mikrowellenradar
als Klimaindikator ausgenutzt werden (RIDLEY UND RAPLEY 1993). Bilder abbildender
Radarsysteme werden auch zur glaziologischen Interpretation von Eisstromen im Hinblick auf
Spaltensysteme und Scherzonen eingesetzt (VAUGHAN ET AL. 1994).



60

Ausdehnung und Andauer der Meereisdecke in den an die Halbinsel angrenzenden
Meeresbecken der Weddell - und Bellingshausen See kénnen aufgrund des unterschiedlichen
Emissionsvermogens von Eis und Wasser ebenfalls mit passiven Mikrowellensensoren
kartiert werden (STAMMERJOHN UND SMITH 1996, JACOBS UND CoMiso 1993). Zur Ableitung
langjahriger Zeitreinen missen Uberlappungszeitraume verschiedener Sensortypen zur
Kalibrierung des Datenmaterials genutzt werden (JEZEK ET AL. 1993).

4.2.3 Aktive Mikrowelle

Intensitatsbilder abbildender aktiver Radarsysteme wie z. B. ERS, J-ERS und Radarsat
werden ebenso wie die optischen Daten zur Kartierung der Verdnderlichkeit von
Gletscherkanten und Eisschelfrandern herangezogen (ROTT ET AL. 1995, ROTT ET AL. 1996,
WUNDERLE 1996).

Die in den Radarbildern mogliche Unterscheidung und Abgrenzung einzelner Schneezonen in
ihrer raumzeitlichen Dynamik, von den Periglazialflachen bis zu den mit Trockenschnee be-
deckten Regionen, wird exemplarisch fiir Untersuchungsgebiete in der Marguerite Bay und
auf King-George Island von WUNDERLE ET AL. (1994), WUNDERLE UND SAURER (1995),
WUNDERLE UND GORMANN (1995), WUNDERLE (1996) und TRIEBFURST ET AL. (1996)
durchgefuhrt. SAURER ET AL. (1998) dehnen diesen Ansatz auf den gesamten nordlichen Teil
der Antarktischen Halbinsel unter Verwendung von ERS-1-SAR-Quicklooks aus. Die
interferometrische Bearbeitung eines ERS-SAR-Bildpaares setzen Wu ET AL. (1996) sowie
WUNDERLE UND SCHMIDT (1997, 1998) zur Ableitung oberflachlicher GletscherflieR3-
geschwindigkeiten ein. Mit der aus ERS-1 Daten abgeleiteten Auftaudynamik von
Periglazialflachen auf Horseshoe Island, Marguerite Bay, befal3t sich HOCHSCHILD (1995).
Daten des ERS-1 Radar-Altimeter werden zur Ableitung digitaler Geldandemodelle der
Antarktis eingesetzt (BAMBER 1994). Da stark geneigte Flachen zu einem uneindeutigen
Signal fuhren, ist dieses Verfahren fur weite Teile der Antarktischen Halbinsel, die eine
komplizierte Topographie aufweisen, nicht einsetzbar.
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5 Klimatologie der Antarktischen Halbinsel
51 Groliraumige Einordnung und Bedeutung der Antarktischen Halbinsel in der
Klimatologie

Die Antarktische Halbinsel stellt den Teil des antarktischen Kontinentes dar, der am weitesten
nach Norden in die zonalen Stromungsmuster im sudlichen Ozean und in der Atmosphére hin-
eingreift (SAURER ET AL. 1998). Sie reicht um 4° nach Norden Uber den Polarkreis hinaus und
trennt die Bellingshausensee von der Weddellsee. Der Gebirgszug stellt dabei eine Klima-
scheide erster Ordnung dar (SCHWERDTFEGER 1970). Der H6henzug ist die einzige Stelle auf
der Sudhalbkugel, wo die mittlere Lage der zirkumpolaren Tiefdruckrinne tber Land liegt.
Die Barrierewirkung des Gebirges fiihrt zu extremen Unterschieden beziglich Temperatur,
Stromungsfeld, Meereisbedeckung und Niederschlag beiderseits des Gebirges (SMITH ET AL.
1996). Die westliche Weddellseeregion ist der kalteste Bereich des gesamten Kistengirtels
der Antarktis (SCHWERDTFEGER 1975). PEEL (1992, S. 549) faflt die Bedeutung dieses Raumes
zusammen:

,, The Antarctic Peninsula is of special climatological interest because it transects the
southern circumpolar trough, forming a partial bridge between the Antarctic ice sheet
and South America. Moreover it lies close to one of the most important sea-ice pro-
ducing areas of Antarctica - the Weddell Sea. In this sense it offers a unique observa-
tional platform to evaluate the role played by these features in climate change of the
Southern Hemisphere. “

SMITH ET AL. (1996) flihren aus, daR der Kontrast von benachbarten Regionen mit maritimem
und kontinental getdntem Klima zu einer regional differenzierten Verstarkung grof3rdumiger
Klimatrends fuhrt und sich so ein Wandel der Umweltbedingungen im Bereich der Antarkti-
schen Halbinsel schneller erkennen 148t als anderswo. Durch die engen Beziehungen zwischen
Meereisbedeckung, Lufttemperatur und Variationen des SOI ist die Westseite der Antarkti-
schen Halbinsel in idealer Weise zur Untersuchung 6kologischer Konsequenzen von Klima-
variabilitat geeignet (SMITH ET AL. 1996).

Kurzfristige Temperaturschwankungen im Bereich der Antarktischen Halbinsel sind nur
schwach mit den Temperaturschwankungen Patagoniens, der Westantarktis und der 6éstlichen
Weddellsee gekoppelt. JONES ET AL. (1993) warnen deshalb davor, Klimabeobachtungen der
Antarktischen Halbinsel als Grundlage zur Extrapolation auf groRere Regionen einzusetzen.

Rothera Faraday Bellingsh. |Orcadas |Signy |Esperanza
Ant. Pen. |0.91 0.94 0.89 0.59 0.62 0.46
Rothera 0.96 0.65 0.33 0.35 0.01
Faraday 0.73 0.36 0.41 0.18
Bellingsh. 0.74 0.76 0.72
Orcadas 0.98 0.78
Signy 0.79
Tab.5.1:  Korrelationen zwischen den Zeitreihen der Jahresmitteltemperatur verschiedener

Stationen im Umkreis der Antarktischen Halbinsel. Alle Datensdtze wurden mit einem
gleitenden Mittel Gber 5 Jahre bearbeitet. Ant. Pen. bezeichnet einen Datensatz, der als
ungewichtetes Mittel aus den Daten von Faraday, Rothera, Bellingshausen und
Esperanza berechnet wurde (aus: JONES ET AL. 1993, S. 17).
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Die Kreuzkorrelationen verschiedener Temperaturmelireinen der Antarktischen Halbinsel
zeigt, daR Ost- und Westseite des Gebirges nur méRig miteinander korreliert sind. Ebenso
zeigen die Temperaturkurven von Stationen an der Westkiste der Halbinsel nur wenig
Ubereinstimmung mit den Stationen der Siid-Orkney-Inseln ‘Orcadas del Sur’ und ‘Signy’
(Tab. 5.1). JONES ET AL. (1993, S. 24) ziehen daraus den Schluf3:

, It would be unwise, therefore, to use either direct temperature observations, or tem-
peratures inferred from proxy data, as indicators of large-scale temperature changes -
data from the Antarctic Peninsula cannot be extrapolated with confidence to other
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Abb. 5.1;

Kartenskizze des Sektors der Antarktis zwischen 0° und 90° West (verandert aus: Satelli-
tenbildkarte des Filchner-Ronne-Eisschelf, Institut fiir Angewandte Geodasie, Frankfurt,
1992).



63

Im UmkehrschluR mu man die Antarktische Halbinsel als eigene Region im Hinblick auf
globalen Klimawandel betrachten und darf gleichzeitig die Fernbeziehungen zum gesamten
stiidhemisphérischen Geosystem nicht auf3er acht lassen. Dies unterstreicht die Bedeutung
regionaler Untersuchungen, die versuchen das Geosystem ‘Antarktische Halbinsel’” mit
seinen Systemkomponenten und seiner inneren Differenzierung zu erfassen und
darzustellen. Die im Text erwdhnten Stationen sind in Abbildung 5.1 eingetragen, sofern
sie sich im naheren Umkreis der Antarktischen Halbinsel befinden.

5.2 Die Allgemeine Zirkulation im GroRraum der Antarktischen Halbinsel

Die Antarktische Halbinsel liegt im Bereich der subpolaren Tiefdruckrinne, in deren Westan-
stromung zyklonale Stérungen eingelagert sind. Die Lage der Tiefdruckrinne tber der Antark-
tischen Halbinsel geben LIMBERT UND FARMAN (1976) mit 67° Sid im Sommer und 70° Sud
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Abb.5.2  Der Jahresgang des Luftdruckgradienten zwischen 40° und 60° Stid und zwischen 30°
und 50° Sud im Mittel 110° Ost bis 70° West (aus: STRETEN UND ZILLMANN 1984).
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im Winter an. Im Hinblick auf die Entstehung der Zyklonen ist die subpolare Tiefdruckrinne
aber nicht dominant. Tiefdrucksysteme synoptischer GroRenordnung mit stdostlicher Zug-
richtung sind entscheidend fur den Transport von Energie und Feuchtigkeit in die Antarktis
(CARLETON 1992). Sie entstehen an der Polarfront, die im Sommer bei ca. 50° Sud liegt
(STRETEN UND TROUP 1973).

Beeinflult wird die Zuggeschwindigkeit und die mittlere Lage der Zyklonenbahnen durch den
phasenverschobenen halbjéhrlichen Wechsel der Druckunterschiede zwischen 40° und 60°
einerseits und zwischen 30° und 50°, jeweils stdlicher Breite, andererseits (Abb. 5.2). Diese
halbjahrliche Oszillation (‘semiannual oscillation’ (SAO)) wird angetrieben durch die
zeitliche Verschiebung des Temperaturmaximums und Temperaturminimums in der mittleren
Troposphdre zwischen Sidatlantik und Sudpazifik bei 50° Sid einerseits und dem
antarktischen Kontinent andererseits. Die Speicherwirkung des Meerwassers verschiebt das
Temperaturmaximum Uber dem Ozean in den Marz, gegeniiber dem Kontinent, der das
Temperaturmaximum im Hochsommer aufweist. Das Temperaturminimum hoherer Breiten
verlagert sich hingegen in den September, da es wahrend der Polarnacht kein Kklar definiertes
Minimum der Einstrahlung gibt. Statt dessen findet im Verlauf des kernlosen Winters ein
langsames Abkihlen bis in den September statt, welches iber dem Ozean in den niedereren
Breiten nicht beobachtet wird. Aus beiden Prozessen ergibt sich eine Phasenverschiebung der
Temperaturkurven die zu zwei Zeitabschnitten mit erhéhten Temperatur- und Druck-
gradienten zwischen 65° und 50° Sud flhrt (VAN LOON 1967). Daraus ergibt sich eine relative
Starkung, rédumliche Verengung und sudwaértige Verlagerung der zirkumpolaren
Tiefdruckrinne von Februar bis Mai und von September bis November (MEegHL 1991).
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Abb. 5.3:  Der Jahresgang von zonal gemitteltem Luftdruck (durchgezogene Linie) und mittlerer
Lage der subpolaren Tiefdruckrinne (gestrichelte Linie) (aus: KING UND TURNER 1997).
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Abbildung 5.3 und Abbildung 5.4 veranschaulichen dieses Verhalten. In Abbildung 5.3 ist die
mittlere Lage und der mittlere Lufdruck des zirkumpolaren Tiefdruckgirtels im Jahresverlauf
dargestellt. Die Konsequenz flr den Jahresgang des Luftdruckes an der Station Halley und am
Sudpol zeigt Abb. 5.4.

Aus den Abbildungen 5.5 und 5.6 wird deutlich, dal} das mittlere Haufigkeitsmaximum von
Tiefdruckwirbeln bei ca. 65° Siud und damit etwas nordlich des zirkumpolaren
Tiefdrucktroges zu finden ist. Die Haufigkeitsverteilung der Zyklogenese wiederum hat kein
so ausgepragtes sudliches Maximum wie die Haufigkeitsverteilung der Zyklonen. Daraus &Rt
sich schlieRen, dal die Zyklonen im Mittel nérdlich von 60° Suid entstehen und bei ihrem Zug
nach Osten mit einer sudlichen Komponente in Richtung der Lage des zirkumpolaren
Tiefdruckgurtels driften (SIMMONDS UND JONES 1993).

Tiefdrucksysteme, die im Pazifik bei 120° West westsudwestlich vom stdlichen Stiidamerika
ihr Entstehungszentrum haben, wandern nach Ostsiidost durch die DrakestraRe und
beeinflussen so dall Wettergeschehen der Antarktischen Halbinsel durch den Wechsel von
nordwestlicher und sidwestlicher Anstrémung im Zusammenhang mit Frontdurchgangen
(JONES UND SIMMONDS 1993, KING UND TURNER 1997, S. 233). Bei einer statistischen Aus-
wertung von 169 solcher Zyklonen zwischen 1985 und 1987, die die Witterung an der
Nordspitze der Antarktischen Halbinsel beeinfluBten, konnten CHEN SHANMIN ET AL. (1990)
nachweisen, daR die Haufigkeit solcher Zyklonen im Winter um ca. 20% geringer ist. Die

MONTH

Abb.5.4:  Jahresgang der Abweichung der Monatsmittel des Luftdruckes der Stationen Halley
(durchgezogene Linie) und Siidpol (gestrichelte Linie) vom jeweiligen Jahresmittel des
Luftdruckes (aus: KING UND TURNER 1997).
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Zuggeschwindigkeit nimmt von ca. 28 km/Stunde Uber der Bellingshausen und der
Weddellsee auf ca. 50 km /Stunde im Bereich der DrakestraBe und der ndrdlichen
Antarktischen Halbinsel zu.

Die westliche Bellingshausensee und die Amundsensee bilden ein Gebiet mit im Mittel
tieferem Druck und starkerer Zyklonalitat als der Sektor der Weddellsee und die Antarktische
Halbinsel (LEIGHTON 1994, SINCLAIR 1994). TURNER UND THOMAS (1994) untersuchen die
Héufigkeit und Lebensdauer mesoskaliger Zyklonen im Sommer 1983/84 zwischen 120° West
und 15° West anhand von NOAA-Satellitenaufnahmen. Es zeigt sich, daR das Wettergesche-
hen auf der Westseite der Halbinsel von kleinen Zyklonen mit einer Lebensdauer von unter 2
Tagen dominiert wird. Diese entstehen am h&ufigsten in der stidlichen und 6stlichen Bellings-
hausensee, wenn im Anschluf3 an den Durchzug synoptischer Tiefdruckgebiete weiter nérdlich
auf deren Ruckseite kontinentale Kaltluft katabatischen Ursprungs aus der Westantarktis ber
die warme Bellingshausensee nordwarts gefiihrt wird (CARRASCO UND BROMWICH 1993).
Dabei kommt es zu konvektivem Aufstieg der Luft und zur Verwirbelung mit der Ausbildung
von Fronten im Bereich des nordlichen Randes des Packeises (CARLETON 1992). CARLETON
(1981) fuhrt aus, daB aufgrund der erhohten Baroklinitat die Packeisgrenze unabhangig von
der Lage der zirkumpolaren Tiefdruckrinne eine Zone haufiger Entstehung von Zyklonen
darstellt. Wahrend die Fronten dieser Systeme im mittleren und nordlichen Teil der
Antarktischen Halbinsel wetterwirksam werden, ziehen die Zentren dieser Systeme Richtung
Sudosten, wo der Bereich zwischen Alexander Island und Ellsworth Land als Zyklo-
nenfriedhof der mesoskaligen Systeme angesprochen werden kann (JONES UND SIMMONDS
1993). Dementsprechend wird bei Fossil Bluff im King-George-VI-Eisschelf im Mittel ein fiir
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Abb.5.5: Mittlere zonale Zyklonendichte im Sommer (DJF), Herbst (MAM), Winter (JJA) und
Friihjahr (SON) in 10 Zyklonen pro Grad siidlicher Breite (aus: JONES UND SIMMONDS
1993).
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71° Sud erstaunlich niedriger Luftdruck gemessen, und die Windgeschwindigkeiten sind auf-
fallend gering (PEARCE 1963).

Die norddstliche Zugrichtung entlang der Westseite des Gebirges und durch die Drakestralie
ist hingegen relativ selten zu finden (TURNER UND LEONHARD 1996). Die Wahrscheinlichkeit,
dal? Zyklonen die Antarktische Halbinsel direkt von Westen her Giberqueren, ist ebenfalls recht
gering. TURNER UND LEONARD (1996) z&hlen von Marz 1993 bis Februar 1994 lediglich 26
solcher Ereignisse. TURNER UND Row (1989) halten Leezyklogenese dstlich der Antarktischen
Halbinsel im Sektor der Weddellsee fiir den wichtigsten Grund der Bildung von mesoskaligen
Zyklonen Uber der stdlichen Weddellsee.

Eine weitere Klasse von Tiefdrucksystemen steht im Zusammenhang mit der Leezyklogenese
im Bereich der sudlichen Anden (JONES UND SIMMONDS 1993, KING UND TURNER 1997).
Diese Systeme entstehen, als orographisch bedingte, nordliche Fortsetzung von Tiefdruck-
systemen, die die DrakestraRe passieren (STURMANN 1979). Die sliddstliche Zugrichtung flhrt
diese Systeme in die Weddellsee, wo sie aufgrund der Rechtsdrehung die Siidostanstromung
gegen die Antarktische Halbinsel verstarken. In diesem Zusammenhang missen Féhneffekte
auf der Westseite des Gebirges erwartet werden (SCHWERDTFEGER 1984).

Andere typische, wenngleich nicht sehr haufig auftretende, synoptische Situationen mit einer
blockierenden Hochdruckzelle an der Westkiste Patagoniens, einer ausgepréagten zyklonalen
Storung in der Bellingshausensee, die die Antarktische Halbinsel Uberquert und einer
machtigen Zyklone in der nordwestlichen Weddellsee werden bei SCHWERDTFEGER (1984,
S.146 ff) ausgefuhrt und jeweils mit einem Beispiel detailliert beschrieben.

Mit Schwankungen des SOI geht eine Modifikation der Zirkulationsmuster einher. SMITH UND
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Abb. 5.6:  Haufigkeit der Zyklonenentstehung im Sommer (DJF), Herbst (MAM), Winter (JJA) und
Frihjahr (SON) pro 5° Breite zwischen 1975 und 1989 (aus: JONES UND SIMMONDS
1993).
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STEARNS (1993) zeigen, dal Minima des SOI in der Antarktis mit negativen Luft-
druckanomalien im Jahr zuvor und positiven Luftdruckanomalien im Folgejahr verknupft
sind. KAROLY (1989) errechnet aus den Ergebnissen globaler, numerischer
Vorhersagemodelle die Anomalien des Luftdruckfeldes in der sudhemispharischen
Atmosphére. Fir El Nifio-Ereignisse ist eine Abschwéchung des quasistationdren
Tiefdruckzentrums in der Bellingshausensee erkennbar. Dies kann so interpretiert werden, dal
im Zuge von El Nifo-Jahren die Haufigkeit der Tiefdruckwirbel, die warme Luft aus
Nordwesten gegen die Antarktische Halbinsel fuhren, verringert ist und deshalb die mittlere
Lufttemperatur in diesen Jahren deutlich unter dem langjéhrigen Mittel liegt. Die konkreten
Auswirkungen und die Mechanismen dieser ‘teleconnections’ sind aber noch unverstanden.

5.3 Regionale und lokale Windsysteme

SCHWERDTFEGER (1984) fiihrt aus, daR aufgrund der komplizierten Topographie im Bereich
der Antarktischen Halbinsel lokale Windsysteme, wie katabatische Winde vom Féhntyp oder
vom Boratyp sowie lokale Kanalisierungseffekte bzw. Windschatteneffekte auftreten, die
nicht direkt aus dem ubergeordneten Druckfeld abzuleiten sind. Im Nordosten der Halbinsel
treten starke und boige Winde aus stidwestlicher Richtung auf, die auf Kaltluftmassen zurtick-
zuflihren sind, die von Ost und Siidost Uber die eisbedeckte Weddellsee gefiihrt werden und
als stabile Inversionsschicht vor der Barriere des Gebirgszuges aufgestaut und nach Norden
geleitet werden (SCHWERDTFEGER 1970). Dabei entsteht ein schmaler Hochdruckriicken auf
der Ostseite des Kammes der Antarktischen Halbinsel (Abb. 5.7). Diese positive Anomalie
der Druckwerte auf der Ostseite werden in den mehrjahrigen Aufzeichnungen an der Station
Matienzo deutlich, wobei die positive Anomalie des Luftdruckes mit einer negativer Tempera-
turanomalie korreliert ist. Aus der mittleren synoptischen Situation 1aRt sich die positive
Druckanomalie bei Matienzo nicht erkléren, was von SCHWERDTFEGER (1975) als Beleg fiir
den Topographieeffekt angesehen wird. Die vorherrschende Windrichtung andert sich von
stdlicher auf siidwestliche Richtung entlang des Innenbogens der Antarktischen Halbinsel,
was ebenfalls die Abhdngigkeit dieser Stromung wvon der Topographie belegt
(SCHWERDTFEGER 1975). Alternativ kann die Stdweststromung 6Ostlich des Gebirgskammes
auch auf eine Zyklone in der Ostlichen Weddellsee zuriickzufiihren sein. SCHWERDTFEGER
(1979)  belegt anhand von  meteorologischen  Beobachtungen  verschiedener
Schiffsexpeditionen im Weddellmeer, dal} eine hohe Anzahl der Tage mit Stidwind auf die
sogenannten ‘Barrierewinde’ zuriickzufuhren ist, und nicht durch das groRrdumige
synoptische Geschehen begriindet werden kann.

Die Konstanz der Windrichtung ist fur die Stationen Matienzo und Snow Hill mit relativen
Héaufigkeiten um 80% extrem hoch (SCHWERDTFEGER, 1975). SCHWERDTFEGER (1984) gibt
fur die Station Matienzo fur das Jahr 1968/69 die Haufigkeiten von Windtypen mit Windge-
schwindigkeiten tber 10 Knoten an: 79% aller Windereignisse stellen kalte Sud- und
Stdwestwinde dar, wéhrend nur 20% als Fohnwinde mit westlicher bis nordnordwestlicher
Anstromung angesprochen werden konnen. Mit der Uberstromung des Gebirges von Westen
her, ist fast immer ein Anstieg der Temperatur auf der Ostseite verbunden, da die Stabilitat der
Atmosphére auf der Westseite fast immer geringer ist und somit die potentielle Temperatur
auf der Westseite fast immer hoher liegt (SCHWERDTFEGER 1975). SCHWERDTFEGER (1979)
beschreibt das Ablésen des Barrierewindes durch einen Westfohn am 20. Juli 1968, wobei die
Lufttemperatur an der Station Matienzo innerhalb von 3 Stunden um 24 K auf +1°C anstieg.
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Die mehrjahrige Datenreihe von Matienzo zeigt, dall Fohnstirme auf der Ostseite des
Gebirges im September und Oktober acht mal h&ufiger sind, als zwischen Februar und Au-
gust. Zu begrinden ist diese Anomalie im Jahresverlauf durch die SAO des groRraumigen
Druckfeldes.

Im Frihjahr liegt die Hochdruckzelle Gber dem Stidwestatlantik im Mittel stdlicher, und die
mittlere Lage des subpolaren Tiefdruckrinne befindet sich bei ca. 65° Sud. Dadurch werden
verstarkt warme Luftmassen gegen die mittlere Antarktische Halbinsel gefiihrt, und
Fohnwinde auf der Ostseite treten relativ haufiger auf.

In Zusammenhang mit der Ost- und Sudoststromung kalter Luftmassen gegen die Ostflanke
des Gebirges stehen Fohnwinde auf der Westseite der Halbinsel. Dazu missen die Kalt-
luftmassen als Oststromung mindestens bis in die Hohe des Gipfelniveaus der Gebirgskette
fihren. SCHWERDTFEGER (1979) schlieft katabatische Winde des Boratyps auf der Westseite
aus, da das Plateau der Antarktischen Halbinsel als Quellregionen solcher Kaltluftabfliisse zu
Klein ist, um mehrere Tage andauernde Starkwinde zu erzeugen. SCHWERDTFEGER (1979) gibt
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Abb.5.7:  Mittlere Windgeschwindigkeit und Luftdruck im Meeresniveau wahrend einer Periode
mit ausgeprégten Barrierewinden und einem Hochdruckriicken an der Ostseite der
Antarktischen Halbinsel. Die Zahl neben den Windfahnen bezeichnet die relative
Konstanz der Windgeschwindigkeit (aus: SCHWERDTFEGER 1984).
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an, daB im Zeitraum zwischen Marz 1968 und Februar 1969 in 15% aller Falle mit
Barrierewind auf der Ostseite Fohnwinde auf der Westseite des Gebirges auftraten. Dieses
Windregime wird fur die Marguerite Bay in Kapitel 8 detaillierter dargestellt.

5.4  Temperaturregime der Antarktischen Halbinsel
5.4.1  Uberblick Gber die mittlere Temperaturverteilung

Einen Uberblick uber die mittlere Verteilung der Jahresmitteltemperaturen im Meeresniveau
erhalt man aus Abbildung 5.8. Sie variieren zwischen -3 °C im Nordwesten der Halbinsel und
-17 °C im Sldosten. Sehr deutlich wird in Abb. 5.8 auch der deutliche Ost-West-Gegensatz
der Temperaturverteilung und die geringe Temperaturabnahme mit zunehmender sudlicher
Breite an der Nordwestseite der Halbinsel. Auffallig ist die stiddstliche Ausbuchtung héherer
Temperaturen bei James-Ross Island, in der Marguerite Bay und dem King-George-VI-Sund.

Die Phanomene lassen sich unter Berlcksichtigung der regionalen Zirkulation und den
topographischen Bedingungen des Raumes verstehen und werden in den folgenden
Abschnitten ndher betrachtet. Die Mitteltemperaturen ausgewahlter Stationen sind in Tab. 5.2
aufgelistet. Der Jahresgang einiger Stationen ist in Abb. 5.9 dokumentiert.

5.4.2 Die raumliche und zeitliche Variabilitat der Temperaturen an der Westkuiste

An der Westkuste bleibt die Jahresmitteltemperatur zwischen den South Shetland Islands und
Anvers Island (65° Sid) nahezu konstant (WUNDERLE 1996). Die Temperaturreihen von den
South Orkney Islands, den South Shetland Islands, Faraday und Marguerite Bay korrelieren
mit einer Signifikanz von 99.9%, wobei die Ubereinstimmung zwischen den ersteren beiden
und den beiden Letztgenannten jeweils am besten ist, was auf einen geringeren EinfluB der
meteorologischen Ereignisse in der Drakestral’e an den stdlicheren Stationen schlief3en 1463t
(KING 1994).

Station Jahresmittel- Jahresmittel-
temperatur [°C] temperatur [°C]

Marguerite Bay (Rothera) -5.5 San Martin -5.3

Faraday -4.4 Esperanza (Hope Bay) -6.2

Palmer -2.3 Teniente Matienzo -12.1

Sld-Shetland-Inseln -3.0 Snow Hill -11.5

Station Orcadas -3.6 Halley Bay -18.4

Tab. 5.2:  Jahresmitteltemperaturen ausgewéhlter Stationen nach SCHWERDTFEGER (1975), KING
(1994), WUNDERLE (1996) und SMITH ET AL. (1996).
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Abb. 5.8:

Jahresmitteltemperaturen im Meeresniveau fur den Raum der Antarktischen Halbinsel
(REYNOLDS 1981).
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Die Region der South Shetland Islands und die Nordspitze der Antarktischen Halbinsel
erhalten im Sommer oftmals Zufuhr von Kaltluftmassen, die auf der Ostseite der Antarkti-
schen Halbinsel als Barrierewinde in der Inversionsschicht nordwarts transportiert werden,
und anschliel3end bei 61° Sud durch die Corioliskraft nach links abgelenkt werden und durch
den Antarktischen Sund bei James-Ross Island nach Westen gefuhrt werden. Der Jahresgang
der Temperatur der South Shetland Islands zeigt deshalb relativ kilhle Sommertemperaturen
(SMITH ET AL. 1996). Die hohere Variabilitdt der Monatsmittelwerte im Sommer an den
Stationen Esperanza und Marambio (WUNDERLE 1996) kann ebenfalls auf den Wechsel zwi-
schen warmen Luftmassen mit nordwestlicher Anstromungsrichtung und kalten Luftmassen
mit stdlicher Anstromungsrichtung erklart werden.

Die Antarktische Halbinsel erstreckt sich zwischen 63° Stid und 73° Sid (iber einen Bereich
in dem die Monatsmitteltemperaturen aufgrund der unterschiedlichen Lage der subpolaren
Tiefdruckrinne eine grofRe Variabilitat von Jahr zu Jahr aufweisen (Abb. 5.10). STRETEN
(1977) stellt diese Variabilitdt fir Sommer- und Wintermonate in Abhangigkeit von der
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Abb.5.9:  Jahresgang der Monatsmitteltemperaturen von drei Stationen auf der Westseite der
Antarktischen Halbinsel (Faraday (FAR), Melchior (MEL) und Adelaide Island (ADE))
sowie von zwei Stationen auf der Ostseite (Snow Hill (SNO) und Matienzo (MAT) (aus:
SCHWERDTFEGER 1975).
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Breitenlage dar. Die stérkste Variabilitat zeigen die Stationen zwischen 60° und 68° sudlicher
Breite, wie z. B. Faraday und Orcadas (Sud-Orkney-Inseln), wo die Standardabweichung im
Juli ca. 11 K betragt, gegeniber lediglich zwischen 2 K und 4 K mittlerer Variabilitat im
Winter weiter nordlich und sidlich. Im Sommer hingegen ist die Variabilitat auch zwischen
60° und 68° sudlicher Breite nicht wesentlich von den stdlicheren und nérdlicheren Regionen
verschieden. HARANGOZzO (1997) vergleicht die Temperaturaufzeichnungen von Fossil Bluff
und Uranus-Gletscher mit den Daten von Faraday und Marguerite Bay (Rothera). Es zeigt sich
ebenso wie bei KING (1994), dal? die Variabilitat von Jahr zu Jahr im Winter grof3er ist, und
daf? sie von Nord nach Sid auf der Westseite des Gebirges bis zur Marguerite Bay zunimmt.
Weiter sudlich bei Fossil Bluff ist hingegen wieder eine leichte Abnahme der Variabilitat zu
verzeichnen.

Generell gilt, dal die Variabilitdt der Monatsmitteltemperaturen von Jahr zu Jahr fir alle
Stationen im Winter wesentlich groRer ist. STRETEN (1977) flhrt dies auf die variable Lage
der Packeisgrenze zuriick, die wiederum durch die variable Lage der subpolaren Tiefdruck-
rinne und die dadurch induzierten Oberflachenwinde beeinflult wird. Die Barrierewirkung
des Gebirges und die Lage der Station Faraday direkt an der Westkuste, auf ahnlicher
stdlicher Breite wie die Nordgrenze der Meereisausdehnung im Winter, verstarken diesen
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Abb. 5.10: Langjahriges Mittel der Monatsmitteltemperaturen von Faraday und ihre Standardabwei-
chung (senkrechte Balken). Der Erwdrmungstrend jedes Monats ist als offenes Quadrat
eingetragen (aus: KING 1994).
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Effekt. Die Station Mawson in der Ostantarktis weist beispielsweise bei nur geringfligig sudli-
cherer Lage als Faraday eine 5K geringere Variabilitat der mittleren Wintertemperaturen auf
als die Station Faraday.

HARANGOZO (1997) zeigt, dall der meridionale Temperaturgradient im Winter zwischen
Faraday und Marguerite Bay hoch ist (-0.9K/Breitenkreis), wahrend er im Sommer praktisch
verschwindet. Zwischen Marguerite Bay und Fossil Bluff ist der Gradient noch groRer als
weiter nordlich und ebenfalls im Winter héher (1.9K/Breitenkreis). Besonders tiefe Win-
tertemperaturen in Fossil Bluff lassen sich nicht immer als Temperaturanomalien auch in
Rothera nachweisen. Aufgrund des starken Temperaturunterschiedes vor allem im Winter
zwischen Marguerite Bay und Fossil BIuff schliet er auf einen markanten Ubergang zu konti-
nental gepragtem Klima sidlich der Marguerite Bay. Die Maritimitdt nimmt generell von
Nord nach Sid aufgrund des abnehmenden Einflusses maritimer Luftmassen mit
nordwestlicher Anstromungsrichtung ab (SMITH ET AL. 1996). So ergibt sich als Differenz
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Abb. 5.11: Isolinien der mittleren Starke der Bodeninversion im Winter (aus: SCHWERDTFEGER
1984).
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zwischen warmstem und kaltestem Monat in der Marguerite Bay ein Wert von 15 K fur San
Martin, wahrend auf den South Shetland Islands lediglich 6 K Differenz verzeichnet werden
(WUNDERLE 1996).

Die Meereisdecke reduziert die ausgleichende Wirkung des Wassers und es kommt im
Jahresverlauf zu einer stiarkeren ‘Kontinentalitdt’ im Winter (LIMBERT 1974). Hinzu kommt
die stabile Schichtung im Winter an den Polkappen, welche durch die Dominanz der
langwelligen Strahlungsbilanz begriindet ist. Diese Inversion fuhrt zu Temperaturwerten, die
um mehrere Grad tiefer liegen als in einigen Zehner- bis Hundertermetern dartber in der
freien Atmosphare. Abbildung 5.11 zeigt, dall die mittlere Inversion im Winter an der
Westseite der Antarktischen Halbinsel ca. 5 K betragt. Auf der Ostseite ist diese Inversion
deutlich hoher und auch die Marguerite Bay und Alexander Island liegen ‘innerhalb’ der 5 K-
Isolinie. Das Phidnomen des ‘kernlosen’ Winters, welches aufgrund der fehlenden
Sonneneinstrahlung im Winter zu einem raschen Absinken des Temperaturniveaus fiihrt, ohne
daB im weiteren Verlauf des Winters eine weitere signifikante Absenkung erfolgt, findet sich
entsprechend der Dauer der Polarnacht und der Meereisausdehnung am ausgepragtesten an
den stidlichen Stationen.

5.4.3  Der klimatische Ost-West-Gegensatz der Antarktischen Halbinsel

Die Temperaturdifferenz zwischen Ost- und Westseite der Antarktischen Halbinsel veran-
schlagt SCHWERDTFEGER (1979) auf 4 K bis 6 K. REYNOLDS (1981) gibt einen mittleren Wert
von 6 K an. WUNDERLE (1996) berechnet fir die Differenz zwischen den
Jahresmitteltemperaturen von Anvers Island (Palmer Station, 65° Sid, 64° West) und der
Station ‘Teniente Matienzo’ (65° Siid, 60° West) am Larsen-Eisschelf einen Wert von 9 K.
Den Unterschied in der Jahresmitteltemperatur zwischen Larsen-Eisschelf und Marguerite
Bay veranschlagt WUNDERLE (1996) auf 8 K. Auf der Ostseite der Antarktischen Halbinsel ist
die Temperaturabnahme mit zunehmender sudlicher Breite ausgepragter, was auf die
Kaltluftmassen zurtickzufiihren ist, die aus sidlicher Richtung Uber das Weddellmeer
herantransportiert werden. MARTIN UND PEeL (1978) und REYNOLDS (1981) bestimmen aus
Schneetemperaturen in 10 m Tiefe von Ortlichkeiten mit einer Jahresmitteltemperatur von
unter -11°C mittels multipler Regressionsanalyse den mittleren hypsometrischen
Temperaturgradienten und den mittleren meridionalen Temperaturgradienten (Tab. 5.3).

Der hohere meridionale Temperaturgradient auf der Ostseite der Halbinsel belegt die groRere
Kontinentalitdt (REYNoLDS 1981). Der geringere vertikale Gradient weist auf haufigere
Inversionen auf der Ostseite hin. MORRIS UND VAUGHAN (1992) erhalten, ebenfalls aus
Bohrlochdaten, fir die Antarktische Halbinsel und Ellsworth Land einen mittleren
hypsometrischen Temperaturgradienten von -0.57K/100m. In ihrer Untersuchung wird die
ausgepragte Inversion tiber dem Filchner-Ronne-Eisschelf und der Weddellsee deutlich. Die
Unterschiede in den Daten von REYNOLDS (1981) und von MORRIS UND VAUGHAN (1992)
gehen wohl auf die Vielzahl von Daten vom Filchner-Ronne-Eisschelf und dem Rutford-
Eisstrom zuruck, die in Hohenlagen unter 700 m N.N. gewonnen wurden. ARISTARAIN ET AL.
(1987) leiten aus Firnbohrkernen von der Eiskappe von James-Ross Island einen
hypsometrischen Temperaturgradienten von -0.58K/100m in der Hohenlage zwischen 1130 m
N.N. und 1690 m N.N. ab.
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5.4.4  Temperaturvariabilitdt und grol3raumige Zirkulation

KING (1994) untersucht den Zusammenhang zwischen regionalen Druckindizes und der Tem-
peraturvariabilitat. Es ergibt sich, daf nicht zonale Druckunterschiede, sondern der
meridionale Druckunterschied zwischen den South Orkney Islands und Faraday bei einer
Signifikanz von uber 99 % mit den Temperaturen der britischen Antarktisstationen an der
Westseite der Antarktischen Halbinsel korrelieren. Hohere Druckunterschiede in
Ostwestrichtung fiihren zu starkerem geostrophischem Wind aus nordlicher Richtung, was zur
verstarkten Advektion von Warmluft gegen die Antarktische Halbinsel fuhrt.

SMITH UND STEARNS (1993) suchen fir die gesamte Antarktis nach Korrelationen zwischen
den Schwankungen des SOI einerseits und von Luftdruck und Lufttemperatur in bestimmten
Regionen andererseits. Sie erhalten fiir zentrale Teil der Antarktis sowie die Antarktische
Halbinsel im Jahr vor dem Minimum des SOI beziehungsweise dem EI Nifio-Ereignis positive
Temperaturanomalien. SMITH ET AL. (1996) weisen auf den Zusammenhang zwischen El
Nifio-Ereignissen und Lufttemperaturanomalien in der Datenreihe der Station Faraday hin: An
finf von sechs El NinG-Jahren bleibt die Jahresmitteltemperatur von Faraday unter dem
langjahrigen Mittel, wahrend acht der zehn La Nifia-Jahre mit positiven Temperaturanomalien
verknuipft sind. Eine hohe Ubereinstimmung zwischen SOI und Lufttemperatur auf der Basis
von Monatsmittelwerten legt den SchluR nahe, dal? sogar Schwankungen des SOI von Monat
zu Monat Auswirkungen auf Temperaturverlauf und Meereisbedeckung an der Westseite der
Antarktischen Halbinsel haben.

Martin und Peel |Reynolds (1981:) | Morris und

(1978) Vaughan (1992):
Hypsometrischer Gradient -0.57K/100m
Hypsometrischer Gradient -0.68K/100m -0.615K/100m -0.82K/100m
Westseite 0 - 2140 m N.N.
Hypsometrischer Gradient Ost- nicht signifikant |-0.568K/100m -0.008K/100m
seite 0-1060 m N.N.
Hypsometrischer Gradient. +0.39K/100m
Ostseite (< 700 m N.N.)
Hypsometrischer Gradient -0.4K/100m
Ostseite (> 700 m N.N.)
meridionaler Gradient -1.99K/Breitenk.

meridionaler Gradient Westseite |[-0.84K/Breitenk. |-0.77K/Breitenk. |-1.11K/Breitenk.

meridionaler Gradient Ostseite -1.1K/Breitenk. |-0.85K/Breitenk. |-1.05K/Breitenk.

meridionaler Gradient -0.99K/Breitenk.
Ostseite (< 700 m N.N.)
meridionaler Gradient -1.23K/Breitenk.

Ostseite. (> 700 m N.N.)

Tab.5.3:  Hypsometrische und meridionale Gradienten der Lufttemperatur nach MARTIN UND
PEEL (1978), REYNOLDS (1981) und MORRIS UND VAUGHAN (1992).
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55 Niederschlag

Niederschlagsmessungen sind aufgrund der starken Verblasung durch den Wind in der
Antarktis nur unter schwierigen Bedingungen mdglich und mit grofRen relativen Fehlern
behaftet (BRoMwiIcH 1988). Oftmals wird statt des Niederschlages die Nettomassenbilanz
angegeben, da fiir das Innere der Antarktis die Abweichungen zwischen beiden Gréf3en gering
sind und da die Nettomassenbilanz die glaziologisch bedeutendere GrofRe ist. Der
Niederschlag ist, aufgrund der orographisch bedingten Niederschldge am Kontinentrand, in
den Kistenregionen wesentlich héher als im Inneren des Kontinents. Die mittlere Starke und
Lage der quasi stationaren Tiefdruckzellen im Bereich der subpolaren Tiefdruckrinne
dominieren das zonale Muster der Niederschldge (BRomwicH 1988). Die Antarktische
Halbinsel hat jedoch eine Sonderstellung, da der Hohenzug ein Hindernis flr feuchte
Luftmassen darstellt, die von Nordwesten herangefiihrt werden. Dies fihrt zu einem
erheblichen Anteil orographisch bedingter Niederschlage (SCHWERDTFEGER 1970). Anstelle
der Niederschlagsverteilung der Gesamtantarktis stidlich von 70° Siid geben unter anderem
GIOVINETTO ET AL. (1992) (Abb. 5.12) die raumliche Verteilung der Massenbilanz an. Der
Bereich der Marguerite Bay liegt dabei zwischen den Isolinien fur 500 und 700 mm
Nettoakkumulation pro Jahr. Niederschlag und Ablation an den ndérdlicheren Teilen der
Antarktischen Halbinsel wurde aufgrund der komplizierten Topographie und der
unzuverlassigen sowie stark regional variierenden Messungen nicht dargestellt.

5.5.1 Niederschlagsbestimmungen aus GZM und numerischen Wettervorhersagemo-
dellen

Betrachtet man den Feuchtetransport in oder aus einer Region, wie er sich aus den dreidimen-
sionalen numerischen Wettervorhersagemodellen ergibt, und fuhrt eine Integration tber die
Zeit und Uber alle vertikalen Grenzflachen des Raumes durch, so erhalt man eine GroRe, die
dem zeitlichen Mittel der Differenz von Niederschlag und Verdunstung entspricht
(BROMWICH UND ROBASKY 1993). BrRomMwiICH (1990) erhalten mit diesem Verfahren
Akkumulationsraten, die fiir den Sektor zwischen 80° und 90° Siid gute Ubereinstimmung mit
Bodenmessungen liefern. Flr die gesamte Antarktis ergeben sich allerdings Abweichungen
von Uber 100% gegeniiber Bodenmessungen, da klimatologische Effekte an den steil
aufragenden Kusten der Antarktis in den Modellierungen nicht richtig erfat werden. In einer
ahnlichen Analyse von Daten des European Center for Medium-Range Weather Forceasts
(ECMWF) ermittelt MASUDA (1990) den Transport von Feuchte, Impuls und fihlbarer
Wérme uber den 70° Breitenkreis. Der Vergleich mit anderen Studien zeigt fir die
Nordhalbkugel gute Ubereinstimmung. Fir die Sudhemisphire jedoch ergeben sich
Abweichungen von zum Teil weit Uber 100%. Das lichte Netz der routinemafigen
Radiosondenaufstiege in der Antarktis erschwert die Uberpriifung der mit dieser Methode
abgeleiteten Niederschlagswerte.

YAMAZAKI (1994) ermittelt mit demselben Ansatz aus den Daten des ‘National Meteoro-
logical Center’ der USA fiir den Zeitraum von 1986 bis 1990 eine Akkumulationsrate von 135
mm pro Jahr fur die gesamte Antarktis. Dies entspricht ungeféhr der Jahresakkumulation der
Antarktis von 151 bis 156 mm, die BRoMwiICH (1990) nennt. Fir den Teilraum der Ant-
arktischen Halbinsel erhélt YaAmAzAKI (1994) eine Jahresakkumulation von 1100 mm. Der
Niederschlag ist im Winter hoher als im Sommer. Die Maxima des Niederschlages im Bereich
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der antarktischen Kusten treten jedoch im Frihjahr und Herbst auf. Dies entspricht dem
halbjahrlichen Gang der Intensitat der subpolaren Tiefdruckrinne und bestatigt, dal der
Niederschlag primar von zyklonalem Geschehen dominiert wird.

In einer neueren Studie berechnen GIOVINETTO ET AL. (1997) den Transport von Feuchte Uber
den sechzigsten, stidlichen Breitenkreis aus Wettervorhersagemodellen (ECMWF und NCEP)
und vergleichen dies mit der Ableitung der Akkumulation aus Stationsdaten. Sie erhalten eine
gute Ubereinstimmung mit lediglich 9% relativer Abweichung. Fiir die Zone zwischen 60°
Sud und 70° Sud, die groRe Teile der Antarktischen Halbinsel einschlief3t, ergibt sich als
Differenz aus Niederschlag und Evaporation ein Wert von 468 mm.

5.5.2  Niederschlagsbestimmungen aus Firnbohrkernen

Bei PEEL UND CLAUSEN (1982, S. 46) findet sich eine Liste von Akkumulationsraten aus Firn-
bohrkernen der Antarktischen Halbinsel. Fur Palmer Land ergibt sich im Mittel eine Jahresak-
kumulation von 510 mm. Am sudlichen Larsen-Eisschelf betrdgt dieser Wert lediglich 350
mm. Das Plateau von Graham Land wiederum weist Werte um 600 mm auf. Auf Alexander

Abb. 5.12: Die Verteilung der Oberflachen-Massenbilanz der Antarktis und ihre Extrapolation tber
die Meeresbecken bis 70° Std. Die Zahlen sind in der Einheit 200 mm pro Jahr bzw. 100
kg/(m*-Jahr) (aus: GIOVINETTO ET AL. 1992)
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Island ergibt sich in ca. 500 m N.N. an zwei Bohrkernen ein sehr hoher mittlerer Wert von
1120 mm. Fur die Marguerite Bay in der N&he von Stonington Island und an der Sidspitze
von Adelaide Island jeweils bei ca. 380 m N.N. ergeben sich ca. 980 mm Jahresakkumulation.
Die Werte flir Alexander Island und fur die Marguerite Bay weichen erheblich von anderen
Niederschlags- bzw. Akkumulationsmessungen, die weiter unten referiert werden, ab.

PEEL (1992) bestimmt aus Bohrlochdaten der Trockenschneezone die jahrliche Akku-
mulationsrate. Er findet eine lineare Beziehung zwischen Hohenlage (alt) und
Jahresakkumultation (p) von

ak =1.32 - 0.000449-h (5.1)
fur die Westseite und
ak = 0.149 + 0.00064-h (5.2)

fur die Ostseite der Antarktischen Halbinsel. Der errechnete Gradient entspricht der Abnahme
des Sattigungsdampfdruck bei einer linearen Abnahme der Temperatur mit der Hohe (PEEL
1992). Die Daten der Ostabdachung wurden in Héhen zwischen 130 m N.N. und 400 m N.N.
gewonnen und der positive Trend mit der Hohenlage ist auf die Inversion unterhalb von 700
m N.N. zurlckzufuhren, wie er von MORRIS UND VAUGHAN (1992) gefunden wurde. Die
Daten der Westkiiste beschranken sich auf Ortlichkeiten hoher als 500 m N.N. mit
Jahresmitteltemperaturen unter -11°C. Eine Extrapolation der Funktion bis auf Meeresniveau
wirde einen Jahresniederschlag von 1300 mm ergeben. Regionalklimatische Effekte auf die
Niederschlagsverteilung kénnen bei diesem Ansatz nicht berlcksichtigt werden. Die meisten
Bohrlochdaten stammen von Palmer Land und Ellsworth Land. Niederschldge im nérdlicheren
Teil der Halbinsel liegen vermutlich héher aufgrund der grofieren H&aufigkeit von zyklonalen
Niederschldgen. Die geschitzte Lage der Marguerite Bay wiederum flhrt dort zu geringeren
Niederschlagswerten. Dies wird in Kapitel 8 ausfiihrlicher diskutiert.

THOMPSON ET AL. (1994) ermitteln anhand eines Eisbohrkerns vom Dyer Plateau, ndrdliches
Palmer Land, eine durchschnittliche Akkumulationsrate von ca. 440 mm/Jahr. Dies stimmt
sehr gut mit der von PEeL (1992) abgeleiteten Formel Uberein. FRoLICH (1992) bestimmt die
oberflachliche Massenbilanz der eisbedeckten Flachen der Antarktischen Halbinsel. Aus den
Niederschlagsdaten von PEeL (1992) errechnet er so auf der Basis der Geldndehohe eine Mas-
senbilanz von durchschnittlich 1.26 m Wasseraquivalent pro Jahr auf der Westseite und 0.31
m Wasseraquivalent pro Jahr auf der Ostseite der Halbinsel. Fiir Gebiete mit signifikanter
Ablation reduziert FRoLICH (1992) das Ergebnis, welches auf den Niederschlagsdaten beruht,
um 20%. In der Jahresbilanz des gesamten Raumes ergibt das 458 GT/Jahr, was 23% der
Jahresakkumulation der Gesamtantarktis bei lediglich 7% der Gesamtflache entspricht. An
sechs Profilen auf Alexander Island und Palmer Land bestimmen PAREN UND RICHARDSON
(1988) die mittlere Jahresakkumulation zwischen 1972 und 1985 auf ungefahr 0.5 m. Fir
James-Ross-Island finden sich Angaben im Hohenniveau zwischen 1190 und 1690 m N.N.,
die Aristarain aus Firnbohrkernen gewonnen hat: Die jéhrliche Akkumulation variiert je nach
Exposition zwischen 122 mm und 865 mm. Im Mittel ergeben sich ca. 500 mm
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Jahresakkumulation. Wind mit sldwestlicher Anstrdmungsrichtung scheint fiir die
expositionsabhangige Umlagerung des Schnees verantwortlich zu sein (ARISTARAIN ET AL.
1987, S. 5).

5.5.3 Direkte Niederschlagsmessungen und ihr Bezug zu den synoptischen
Situationen

Einige Angaben zu Niederschlagsmessungen finden sich bei SCHWERDTFEGER (1984, S.198).
Diese sind in Tabelle 5.4 zusammengefalit. Die Stationen liegen alle direkt an der Westkdste
der Antarktischen Halbinsel oder auf vorgelagerten Inseln. An der Stidwestkiste von Adelaide
Island wird 1971 ein Jahresniederschlag von 577 mm verzeichnet (LIMBERT UND LOAN 1971).
RUNDLE (1969) préasentiert Akkumulationsraten und Schneedichten aus verschiedenen Hohen-
stufen an der Westseite von Anvers Island, die aus Ablesungen an Ablationsstangen und stra-
tigraphischen Untersuchungen in Schneeschachten gewonnen wurden. Daraus ergibt sich ein
starker Anstieg von 740 mm Akkumulation in 300 m N.N. auf 1860 mm in 650 m N.N. In
850 m N.N. 1Rt sich der extrem hohe Wert von 3550 mm Jahresakkumulation aus den Daten
berechnen. Die relative Variabilitdat von Jahr zu Jahr gibt RUNDLE (1969) fir drei aufeinan-
derfolgende Jahre (1966 bis 1969) mit Werten zwischen 5% und 43% an. Die Zunahme des
Niederschlages mit der Hohe steht in krassem Widerspruch zu der von PEeL (1992) abge-
leiteten Formel, die eine Abnahme des Niederschlages mit der Hohe impliziert. Der Massen-
verlust durch Perkolation ist in Hohen tber 300 m N.N. laut RUNDLE (1969) vernachlassigbar.
Fur den Raum der inneren Marguerite Bay werden Jahressummen des Niederschlags zwischen
200 mm und 600 mm angegeben (WUNDERLE 1996, SCHWERDTFEGER 1984, PEPPER 1954,
PETERSON 1948).

SCHWERDTFEGER (1970) nennt fur die Stationen Melchior und Almirante Brown Betrdge von
Uber 1000 mm pro Jahr, wobei die Variabilitdit der Messungen auf der Westseite der
Antarktischen Halbinsel in Abhangigkeit der Haufigkeit nordwestlicher Anstromung betracht-
lich ist. An der Station Melchior wurden beispielsweise 1956 einen Niederschlag von
2320 mm verzeichnet, was ungefahr 210% des mehrjahrigen Mittelwertes entspricht. TURNER
ET AL. (1997) fuhren aus, dal3 das Niederschlagsregime an der Westseite der Antarktischen
Halbinsel mit dem Luftdruck antikorreliert ist und schlielen daraus, da die Nieder-
schlagshéaufigkeit durch die Haufigkeit und Intensitdt von auferpolaren Zyklonen mit
stidostlicher Zugrichtung dominiert wird (Abb. 5.13). Die Variabilitat des Niederschlages in
der Marguerite Bay ist hoher als weiter nordlich, da hier am Slidrand der mittleren Lage der
subpolaren Tiefdruckrinne die Variabilitat der Zyklonenanzahl hoher ist, als weiter nordlich

Station Zeitraum | Jahresniederschlag
Teniente Camara 1953-59 568 mm
Deception 1949-60 496 mm
[Melchior 1947-60 1108 mm
Almirante Brown 1951-59 836 mm
Faraday 1950-53, 1972-80 444 mm
Stonington Island 1946-57 360 mm

Tab.5.4:  Jahresniederschlag verschiedener Stationen an der Westseite der Antarktischen Halbinsel
(aus: SCHWERDTFEGER 1984).
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Abb. 5.13: Mittlere Anzahl von Niederschlagsereignissen (durchgezogene Linie) im Monat und
mittlerem Druck (gestrichelte Linie) im Meeresniveau in Rothera in den Jahren 1977 bis
1993 (aus: TURNER ET AL. 1997).

an der Station Faraday, die naher an der mittleren Breitenlage der Tiefdruckrinne liegt. Die
héhere Anzahl von Niederschlagsereignissen in Rothera im Winter gegeniiber Faraday fiihren
TURNER ET AL. (1997) auf die vergleichsweise geringeren Lufttemperaturen in Rothera im
Winter aufgrund der Meeresvereisung zuriick, was eine groRere Anzahl von Situationen mit
100% Luftfeuchte annehmen 14t. Im Sommer hingegen tritt dieser Effekt in den Hintergrund,
da die mittleren Sommertemperaturen von Rothera und Faraday nahezu identisch sind. Starke
Niederschlagsereignisse konnen auch orographisch bedingt sein, wenn ein ausgepragter
Tiefdruckwirbel in der Weddellsee eine Uberstromung labiler Luftmassen hoheren Drucks
von West nach Ost (iber die Antarktische Halbinsel hinweg erzwingt (TURNER ET AL. 1997, S.
14003).

5.6 Die Bedeutung des Meereises fur die Klimatologie der Antarktischen Halbinsel

King (1994) analysiert die jahrliche Meereisbedeckung in der Bellingshausensee anhand einer
fernerkundlich mit passivem Radar gewonnen Zeitreihe der nordlichen Grenze der Eisbedek-
kung von 1973 bis 1990. Der mittlere Verlauf der nordlichen Eisgrenze im Januar, April, Juli
und Oktober ist in Abb. 5.14 dargestellt. Die Meereisbedeckung in der Bellingshausensee ist
charakterisiert durch eine wesentlich geringere Jahresamplitude bei héherer Variabilitat von
Jahr zu Jahr im Vergleich zum gesamten stdlichen Ozean (Abb. 5.15). AuBerdem ist das Ver-
haltnis von Monaten mit Eiszunahme zu Monaten mit Eisabnahme mit 5 zu 7 Monaten gegen-
uber dem gesamten sudlichen Ozean gerade umgedreht (STAMMERIOHN UND SMITH 1996).
Dies kann durch den saisonalen Wechsel zwischen eher &quatorwarts gerichteter Luft-
stromung von Mai bis Juli und polwérts gerichteter Luftstromung von August bis November
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Abb. 5.14: Mittlere Lage der nordlichen Grenze des Packeises in den Jahren 1973 bis 1990 im
Januar (a), April (b), Juli (c ) und Oktober (d). Die gestrichelten Linien zeigen die
Standardabweichung von der mittleren Position an (aus: KING 1994).

im Rahmen der halbjéhrlichen Oszillation erklart werden (HARANGOzO 1994). Dadurch wird
im Herbst und Frihwinter die Eisbildung verringert, wahrend im Frihjahr durch Kompression
des Eises und geringerem nordwarts gerichtetem Transport der Meereisabbau verzdgert wird.
Im Saldo wird dadurch relativ mehr Meereis in die Region von Westen aus der Amundsensee
antransportiert und mehr Eis schmilzt in situ, als in anderen Regionen des stidlichen Ozeans.

Die Variationen der Meereisausdehnung von Jahr zu Jahr lassen sich so durch die Starke der
meridionalen Windkomponente erklaren. Diese variiert prinzipiell mit dem halbjahrlichen
Wechsel des Druckgefélles im Bereich der subpolaren Tiefdruckrinne und weist dariiber
hinaus Schwankungen von Jahr zu Jahr auf, die mit der groRrdumigen Zirkulation der
Sudhemisphare verknipft sind (HARANGOZO 1994, S.367.)

Die Eisdynamik in der Weddellsee wird unter anderen bei AckLEY (1979) ausfuhrlich be-
schrieben. Dominiert wird der Jahreszyklus der Meereiskonzentration durch den atmosphari-
schen und ozeanographischen ‘Weddellwirbel’. Neben der nordwadrts gerichteten Bewe-
gungsrichtung bei der Ausdehnung der Meereisflache im Herbst fihrt eine Ostkomponente zu
groRerer Konzentration von Meereis und einer nordlicheren Packeisgrenze im Ostteil der
nordlichen Weddellsee.

5.6.1 Zusammenhang von Meereis und Lufttemperatur

WEATHERLY ET AL. (1991) erhalten bei der Untersuchung der Korrelation zwischen
Meereisausdehnung und Temperaturverlauf fir die gesamte Antarktis fur den Zeitraum von
1973 bis 1987 keine signifikante Korrelation. Eine starke Korrelationen ergibt sich jedoch,
wenn nur ein Ausschnitt von 20° Ladnge um die Lage der jeweiligen Temperaturmefstation
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Abb. 5.15: Mittlerer Jahresgang der Eisausdehnung im Stidpolarmeer und in der Bellingshausensee
im Zeitraum zwischen Oktober 1978 und August 1994. Die senkrechten Balken besitzen
die L&nge der doppelten Standardabweichung (aus: STAMMERJOHN UND SMITH 1996).

betrachtet wird. Die Kreuzkorrelation zwischen Temperatur und Meereisausdehung ist fur den
Bereich der Bellingshausensee und der Westseite der Antarktischen Halbinsel wesentlich
hoher als fir alle anderen Regionen der Antarktis. Auch KING (1994) stellt eine hohe
Korrelation zwischen den Lufttemperaturen der Marguerite Bay bzw. von Faraday und der
nordlichen Lage der Meereisgrenze bei 70° West fest. WEATHERLY ET AL. (1991) fiihren dies
darauf zuriick, dal3 die TemperaturmeRstationen anderer Regionen in der Regel weit stdlich
der Packeisgrenze liegen. Aufgrund der grolRen Nordsuderstreckung der Antarktischen
Halbinsel liegen etliche Stationen, wie z. B. Rothera, San Martin und Faraday auf &hnlicher
stidlicher Breite, wie die mittlere nordliche Grenze des Packeises in der Bellingshausensee in
bestimmten Jahreszeiten. JAacoBs UND Comiso (1993) berechnen aus den
Jahresmitteltemperaturen der Stationen Faraday und Rothera Mittelwerte, die sie mit der
mittleren Meereisausdehnung in der Bellingshausensee, abgeleitet aus Satellitenbildern mit
passivem Mikrowellenradar, vergleichen. Die beiden Datensétze weisen eine Korrelation von
-0.77 auf (Abb. 5.16). SMITH ET AL. (1996) geben in einer ahnlich angelegten Untersuchung
uber den Zusammenhang von Lufttemperatur und Meereisausdehung in der Bellingshausensee
westlich von Faraday ein BestimmheitsmaR von r? = 0.47 an. Die Korrelation ist selbst bei ei-
nem Konfidenzintervall von 99% und unter Beriicksichtigung der Autokorrelation in den
Datenreihen noch signifikant.

Die Korrelation zwischen Lufttemperatur und Meereisbedeckung erhoht sich, wenn man die
Eisbedeckung des Folgemonats mit der Lufttemperatur vergleicht (PARKINSON UND
CAVALIERI 1982). Daraus schliefit KING (1994), dall eher die Lufttemperatur die Meer-
eisbedeckung steuert als umgekehrt. Ein Rickkopplungseffekt zwischen Eisbedeckung und
Lufttemperatur wird damit allerdings keineswegs ausgeschlossen. WEATHERLY ET AL. (1991)
zeigen, dalR 80% der Varianz der Meereisausdehnung im Winter durch die Lufttemperatur
desselben Winters und, unabhangig davon, 40% durch die Lufttemperatur im vergangenen
Sommer erklart werden kann. Sie vermuten, da die Meereisausdehnung im Winter den
Winterlufttemparaturen vorauseilt. SMITH ET AL. (1996) erhalten in Abhangigkeit von der
Jahreszeit ein kompliziertes Muster der wechselseitigen Riickkopplung, von Temperatur- und
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Meereisanomalien und schlieRen daraus, daB die Rickkopplungseffekte komplexer sind, als
ublicherweise angenommen wird.

5.6.2  Meereis, Zirkulation und ENSO

Die Meereistrends in der Bellingshausensee und in der Weddellsee sind praktisch vollstandig
entkoppelt, was aufgrund der unterschiedlichen Klimate auf der Ost- und Westseite des Ge-
birges auch zu erwarten ist (STAMMERIJOHN UND SMITH 1996, S. 91). Diese Autoren stellen
allerdings eine Fortpflanzung von Anomalien der Meereisausdehnung in der Amundsensee
nach Westen mit einer Phasenverschiebung von ca. einem Jahr fest. SMITH ET AL. (1996) leiten
ab, daB El Nifio-Ereignisse mit positiven Anomalien der Meereisbedeckung in der
Bellingshausensee  korreliert sind, wahrend La Nifia-Ereignisse eine geringere
Meereisbedeckung westlich der Antarktischen Halbinsel im La Nifia-Jahr und im Folgejahr
bewirken. STAMMERJOHN UND SMITH (1996) finden einen mehrjahrigen Zyklus von 5 bis 8
Jahren in den Daten der Meereisbedeckung der Bellingshausensee, stellen aber fest, dal3 die
Datenreihe zu kurz ist, um dies signifikant zu belegen. Fur den Sektor der Weddellsee
vergleicht CARLETON (1988) die Meereisbedeckung und den SOI im Zeitraum 1929 bis 1962.
Deutlich verringerte Meereisausdehnung ergibt sich im Sommer von EIl Nifio-Jahren, wobei
eine verstarkte zyklonale Aktivitat mit erhohter stidlicher Windkomponente zur Divergenz des
Meereises fiihrt.

Die referierten Erkenntnisse geben einen Hinweis darauf, daR mehrjahrige Anomalien der
Meereisbedeckung in der Bellingshausensee mit einem ostwarts fortschreitenden, zir-
kumpolaren ENSO-Signal verknupft sein konnten (KING UND TURNER 1997, S. 367f). Dieses
ENSO Signal kann an einer ostwarts fortschreitenden Anomalie der meridionalen Oberfla-
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Abb. 5.16: Kaorrelation zwischen der Meereisausdehnung in der Bellingshausensee und dem Mittel
des Jahresmittels der Lufttemperaturen an den beiden Stationen Faraday und Rothera.
Die Symbole bezeichnen verschiedene passive Fernerkundungsverfahren, mit Hilfe derer
die Meereisausdehnung bestimmt wurde (aus: JACOBS UND COMISO 1997).
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chenwinde, der Meeresoberflachentemperatur und der Meereisbedeckung mit einer Geschwin-
digkeit von ca. 40° Lange pro Jahr erkannt werden (STAMMERJOHN UND SMITH 1996, S. 100).
Diese entspricht der Theorie der ‘antarctic circumpolar wave’ (ACW) (— Kapitel 1.1).

5.7 Klimaanderungen und Klimatrends der Antarktischen Halbinsel

Unter dem Schlagwort ‘Klimawandel im Bereich der Antarktischen Halbinsel” wird in der Re-
gel in erster Linie eine Veranderung des Temperatur- und Niederschlagsregimes verstanden.
Tatsachlich ergeben sich bei ndherer Betrachtung viele Gesichtspunkte von der Verénderlich-
keit der mesoskaligen Zirkulation tber die Veranderlichkeit der Klimaelemente bis zu den
Konsequenzen fur Gletscher, Eisschelfe, Schneedecken und Periglazialflachen. Einen
Uberblick uber die Wechselwirkungen und Konsequenzen im Landschaftshaushalt gibt
MoRRIs (1991). Im folgenden wird in einzelnen Abschnitten auf die wesentlichen Faktoren
und Prozesse, die mit der Klimavariabilitit im Bereich der Antarktischen Halbinsel verknupft
sind, eingegangen werden.

5.7.1  Trends der Lufttemperatur
5.7.1.1 Temperaturtrends abgeleitet aus Eisbohrkernen

Der aus der Bestimmung der O;g-Gehalte in Eisbohrkernen gewonnene langjahrige Tempera-
turtrend des Plateaus der Antarktischen Halbinsel stimmt mit den Temperaturtrends
benachbarter meteorologischer Stationen (berein, auch wenn sich Variationen von Jahr zu
Jahr nur bedingt durchpausen (PEEL 1992a). Die Verlangerung des fur die letzten 40 Jahre
gefundenen Zusammenhanges zwischen Temperaturmefreihen und Analysen an Bohrkernen
zuriick bis in das 19. Jahrhundert zeigt, ebenso wie eine Bohrung vom Ronne-Eisschelf (Graf
1988), eine breite positive Temperaturanomalie um 1850 und einen stetigen Abfall der
Temperatur bis in die erste Halfte des zwanzigsten Jahrhunderts. Die Bohrung am Filchner-
Ronne-Eisschelf belegt sogar eine Temperaturdepression zwischen 1500 n. Chr. und ca. 1840
n. Chr. in ungefihrer Ubereinstimmung mit der ‘kleinen Eiszeit” (GRAF 1990). Die
Depression der Temperatur im Umfeld der Antarktischen Halbinsel zwischen 1900 und 1950
widerspricht dem Temperaturtrend der gesamten Studhemisphére. Nach JONES ET AL. (1986)
ist ein kontinuierlicher Anstieg der Temperatur um insgesamt 0,49 K zwischen 1881-1984 fur
die Stdhemisphare nachweisbar. JONES ET AL. (1986) benutzen auler der Station Orcadas
(Std-Orkney-Inseln) allerdings keine Daten der Antarktis in ihrer Studie. Temperaturtrends,
abgeleitet aus verschiedenen Bohrkernen der Zentralantarktis, belegen jedoch
ubereinstimmend eine Periode kuhlerer Temperaturen zwischen 1500 und 1800, welche von
kontinuierlich ansteigenden Temperaturen bis heute abgeldst wird (JONES ET AL. 1993). Dieses
Szenario wiederum steht in guter Ubereinstimmung mit dem Temperaturregime im Verlaufe
der ‘Kleinen Eiszeit” der Nordhemisphire.

PEEL (1992b) erhélt fir die drei Bohrkerne von James-Ross Island, von Dolleman Island und
von Palmer Land bei einem Vergleich mit meteorologischen Stationsdaten der letzten 40
Jahre von Faraday, Esperanza, Orcadas und Halley Bay die beste Korrelation bei einem
Vergleich mit der Station Faraday, obwohl James-Ross Island und Dollman Island auf der
Ostseite der Antarktischen Halbinsel liegen. Er vermutet einen systematischen ‘Fehler’, da der
O15-Gehalt auf die Temperatur zuriickgeht, die bei der Kondensation der Feuchte herrschte.
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Der Grol3teil des Niederschlags dirfte bei relativ hohen Temperaturen und Nordweststrémung
gefallen sein und deshalb eine so gute Ubereinstimmung mit dem Temperaturverlauf in
Faraday aufweisen. NICHOLLS UND PAREN (1993) analysieren das Temperaturprofil zweier
Bohrkerne von Dolleman Island und vom zentralen Teil des Palmer Land Plateaus. Unter
Bericksichtigung des geothermalen WarmeflufRes modellieren sie das Temperaturprofil in den
Bohrkernen und leiten aus den Abweichungen zwischen Modell und Messung die Tem-
peraturverdnderungen zwischen 1800 und 1980 ab. Als Randbedingungen fur die Kalibrierung
des Modells fiir die letzten Jahrzehnte werden trotz der radumlichen Distanz Temperaturauf-
zeichnungen von Faraday und Halley herangezogen. Die ermittelten Bohrlochtemperaturen
spiegeln den positiven Temperaturtrend der letzten 40 Jahre wieder. NICHOLLS UND PAREN
(1993) erhalten eine Phase von anhaltender Abkilihlung zwischen 1900 und 1944. Als Wert
geben sie -1.6 K fur die Absenkung der Jahresmitteltemperatur in diesem Zeitraum an. Fir das
19. Jahrhundert berechnen sie im Mittel ein Temperaturregime, welches dem aktuellen
Zustand entspricht und somit Gber dem Mittel der letzten 40 Jahre liegt. THOMPSON ET AL.
(1994) untersuchen den Oig-Gehalt eines Bohrkernes vom Dyer Plateau, noérdliches Palmer
Land, der bis ca. 1500 n. Chr. zurtickreicht. Der Zeitraum deutlich niedrigerer Temperaturen
beginnt bei lhren Untersuchungen bereits 1850 und dauert, wie bei PEEL (1992a, 1992b) und
NICHOLLS UND PAREN (1993) bis ca. 1930. Die deutliche Erwarmung seit 1930 zeigt sich auch
bei ihren Untersuchungen.

ARISTARAIN ET AL. (1986) und ARISTARAIN ET AL. (1990) erhalten bei der Auswertung von
Eisbohrkernen von James-Ross Island eine hohe Korrelation (r = 0.72, r = 0.58) zwischen den
Temperaturaufzeichnungen von Faraday und Esperanza einerseits und den Oig- und Deute-
riumgehalten in den Bohrkernen andererseits. ARISTARAIN ET AL. (1986) geben eine
Genauigkeit von ca. +40% fir die errechneten Temperaturschwankungen an. Die Analyse
dieser Bohrkerne im Hinblick auf das Temperaturregime der letzten 400 Jahre ergibt ebenso
wie bei PEEL (1992b) die breite positive Temperaturanomalie um 1850. Allerdings leiten sie
eine kontinuierliche Abklhlung seit 1850 bis heute um ca. 2 K ab. Dies widerspricht allen
anderen in diesem Kapitel referierten Befunden. Mdglicherweise ist diese Besonderheit auf
Anderungen der mesoskaligen Zirkulationsmuster im Bereich von James-Ross Island
zuruckzufiihren. Die dominierenden Luftmassen im Bereich von James-Ross Island sind auf
nordwestliche Anstrdmung im Rahmen der Westwindzirkulation und stdwestliche
Anstromung aufgrund der Barrierewinde (SCHWERDTFEGER 1984) zurlickzufiihren. Die Ojg-
Gehalte und die Deuteriumgehalte im Schnee spiegeln die Temperaturdifferenz zwischen der
Temperatur bei der Verdunstung und bei der Kondensation wieder, und sind somit &uf3erst
sensibel bezliglich Verdnderungen der ‘Herkunftsregionen’ der Feuchtigkeit (JONES ET AL.
1993). Somit wirkt sich eine Anderung der Zirkulations- und Niederschlagsmuster direkt auf
den aus Bohrkernen abgeleiteten Temperaturgang aus. JONES ET AL. (1993) zeigen, dal fir alle
Bohrkerne auf der Ostseite der Antarktischen Halbinsel und vom Filchner-Ronne-Eisschelf
eine Widerspruch zwischen einem Temperaturmaximum im 19. Jahrhundert und einer
gleichzeitigen Abnahme der Akkumulationsrate in diesem Zeitraum auftritt. Sie vermuten
deshalb, dal? die Niederschldge in dieser Zeit vermehrt lokalen Ursprungs waren, was zu einer
geringeren Akkumulationsrate fiihrte und gleichzeitig die positive Anomalie der Temperatur
als Artefakt erklarte. Wie in Abschnitt 5.6.4.4 ausgefiihrt wird, haben sich Eisschelfe im
Nordosten der Antarktischen Halbinsel in den letzten 20 Jahren stark zurtickgebildet. Wenn
dies auf hohere Jahresmitteltemperaturen zurtickzufiihren ist, so ergibt sich ein weiterer
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Widerspruch zu den an Bohrkernen gewonnen Temperaturverlaufen, da sich diese Eisschelfe
dann bereits im 19. Jahrhundert hatten auflésen missen (vgl. Abschnitt 5.7.4.4).

5.7.1.2 Temperaturtrends aus direkten Messungen der Lufttemperatur

JONES (1990) analysiert die meteorologischen Aufzeichnungen von 26 Expeditionen zwischen
1898 und 1958. Die Daten wurden nach Regionen funf Stationen zugeordnet und beziglich
ihrer raumlichen Lage zur Referenzstation korrigiert (Abb. 5.17). Trotz der rdumlichen und
zeitlichen Licken zwischen den Aufzeichnungen ist ein Trend erkennbar und JONES (1990)
gibt als ‘beste Schédtzung’ an, dal die Jahresmitteltemperaturen der Antarktischen
Kistenbereiche in der ersten Hélfte dieses Jahrhunderts um mindestens 1 K tiefer lagen als
1990. Aus Abb. 5.17 wird deutlich, daR fir Faraday diese Schatzung als sehr vorsichtig
anzusehen ist, zumal die Mitteltemperatur von Faraday zwischen 1944 und 1990 einen Trend
aufweist, der einem Anstieg der Jahresmitteltemperatur um 2.5 K entspricht.

RAPER ET AL. 1984 berechnen auf der Basis von 16 Stationen die rdumlich verteilten Tem-
peraturtrends flr die Zeit von 1957 bis 1983. Im Mittel erhalten sie einen Jahrestrend von
0.029 K/Jahr + 0.047 K/Jahr. Die Anomalien des Gesamtzeitraumes werden mit einer Haupt-
komponentenanalyse raumlich dargestellt. Die erste Hauptkomponente mit 36% der
Varianzaufklarung stellt den linearen Trend dar. Dieser ist mit +0.6 K fur die Antarktische
Halbinsel im Winter stark positiv. In der Zentralantarktis ergebt sich dagegen nur ein Trend
von +0.1 K. Im Sommer ist der Trend flr das Innere der Antarktis mit +0.4 K hoher als fir die
Antarktische Halbinsel (+0.1 K). Die Karte der Temperaturanomalien im Winter zeigt ein
ahnliches raumliches Muster wie die von VAN LOON UND WILLIAMS (1977) herausgegebene
Karte der linearen Temperaturtrends der Antarktis im Winter im Zeitraum von 1956 bis 1973.
SANSOM (1989) vergleicht die Temperaturtrends der Stationen Faraday, Scott Base (Ross-
Eisschelf), Amundsen-Scott (Sudpol) und Mirny (Ostantarktis) fur den Zeitraum von 1957 bis
1987. Obwohl eine hohe Ubereinstimmung zwischen den mehrjahrigen Trends aller vier Sta-
tionen existiert, sind diese Trends im Vergleich zur Variabilitat der Temperatur so gering, dal3
unter Berlcksichtigung der zeitlichen Autokorrelation in den Datenreihen keine signifikanten
Trends abgeleitet werden kénnen. Lediglich fur Faraday erkennt SANsSom (1989) einen Trend,
der moglicherweise signifikant ist.

JACKA UND BUDD (1991) zeigen, daR die meisten Antarktisstationen einen kleinen und nicht
signifikanten Erwarmungstrend von im Mittel 0.028 K/10 Jahre zeigen. Zum gleichen Schluf}
gelangen WEATHERLY ET AL. 1991. Sie weisen darauf hin, dal die Temperaturtrends der
Stationen der Antarktischen Halbinsel die groRte Kohédrenz aufweisen und am ehesten als si-
gnifikant angesehen werden kénnen. Tabelle 5.5 zeigt den relativen Anteil der Stationen mit
positivem Temperaturtrend zwischen 1958 und 1987 fiir einzelne Jahreszeiten. JACKA (1990)

Jahreszeit Positiver Trend
Winter (Juli, August, September) 96 %
Frihjahr (Oktober, November, Dezember) |79 %
Sommer (Januar, Februar, Mérz) 75 %
Herbst (April, Mai, Juni) 71 %

Tab.5.5:  Anteil (in %) von Stationen in der Antarktis, deren Temperaturaufzeichnungen einen
positiven Trend zwischen 1958 und 1987 aufweisen (nach WEATHERLY ET AL. 1991).
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gibt fur alle Mefstationen an der Kuste der Antarktis fir en Zeitraum von 1940 bis 1988 einen
Temperaturtrend von +0.04 K/10 Jahr an.

Temperaturtrends fiir die Antarktische Halbinsel der letzten 40 Jahre abgeleitet aus
Stationsdaten wurden von einer Reihe von Autoren (MORRISON 1990, PAREN ET AL. 1993,
STARK 1994, KING 1994, WUNDERLE 1996) veroffentlicht. Die Zahlenwerte sind in Tabelle
5.6 zusammengefalit. STARK (1994) beispielsweise analysiert den Temperaturgang an der
britischen Station Faraday fir den Zeitraum 1947 bis 1990. Er erhdlt einen
Temperaturgradienten von 0.606+0.171 K/10 Jahre bei einer statistischen Signifikanz von
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Abb. 5.17:  Zeitreihen von Abweichungen der Jahresmitteltemperaturen vom Mittel der Jahre 1957
bis 1975 von Expeditionen und Messungen an dauerhaften Wetterstationen fur fiinf
Gebiete der Antarktis und der Sud-Orkney-Inseln. Die unterste Graphik zeigt fur die
gesamte Antarktis den Verlauf der Abweichung von der Mitteltemperatur des Refe-
renzzeitraumes seit 1957. Die von Expeditionen gewonnenen Werte sind als Punkte
eingetragen. Die Daten der geglétteten Linie wurde durch Anwendung eines Gauss-
Filters mit 10 Jahren Breite aus den Einzelwerten berechnet (aus: JONES 1990).
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Abb. 5.18: Anzahl der Gradtage im Monat (rechts) und mittlere Anzahl der Tage mit
Regenniederschlag (links) an der Station Rothera jeweils gemittelt Gber alle verfiigbaren
Jahre eines Jahrzehnts (aus: FOX UND COOPER 1998).

99.9%. Allerdings beriicksichtigt STARK (1994) nicht die zeitliche Autokorrelation in der
Datenreihe, die die Signifikanz erheblich senkt. Die Beriicksichtigung der Autokorrelation
fluhrt dazu, daf nur die Datenpunkte zur Bestimmung der Signifikanz einbezogen werden, die
zeitlich so weit auseinander liegen, da mit Sicherheit keine, der Datenreihe inhdrente
Reihenfolge, Auswirkungen auf das Ergebnis hat. SMITH ET AL. (1996) bertcksichtigen die
Autokorrelation und das Signifikanzniveau sinkt entsprechend von 99.9% auf 90.1%. STARK
(1994) erhalt fur den Untersuchungszeitraum einen leichten Anstieg der Jahresmittel-
temperatur fir die Sommermonate Januar bis Mérz von +1.64 K, wahrend der Trend im
Winter in den Monaten Juli und August mit +4.1 K erheblich ausgepragter ist. Gleichzeitig ist
die Variabilitdat von Jahr zu Jahr im Winter erheblich groRer, da aufgrund der Meereis-
bedeckung die ausgleichende Wirkung des Meeres gemindert wird (— Abschnitt 5.4.2).

Auch die Schwankungen des Zeitpunktes der maximalen Vereisung und die nérdliche Grenze
der Meereisbildung von Jahr zu Jahr erhéhen die statistische Streuung der Temperaturen im
Herbst und Winter. KING (1994) hélt deshalb eine Zeitreihe aller Monatsmitteltemperaturen
far nicht homogen und schlagt vor, entweder nur Jahresmitteltemperaturen oder Zeitreihen
von Mitteltemperaturen einzelner Monate zu betrachten. SMITH ET AL. (1996) folgen dieser
Argumentation und fihren auBerdem an, dal3 auf diese Weise die serielle Autokorrelation in
der Datenreihe verringert wird. Fir den Untersuchungszeitraum 1945 bis 1990 erhalten sie so
fur die Station Faraday einen Temperaturanstieg von +5.5 K im Hochwinter, +1.5 K in den
Sommermonaten und +2.6 K als Mittel aus allen 12 Monatstrends. Acht der zwo6lf Daten-
reihen der Monatsmitteltemperaturen erweisen sich hierbei als signifikant bei einem Konfi-
denzintervall von Uber 95%. Abbildung 5.10 (— Abschnitt 5.4) zeigt den Jahresgang der
Temperatur, der Temperaturvariabilitdit und des langjahrigen Temperaturtrends fir alle
Einzelmonate der Station Faraday. STARK (1994) berechnet ebenso wie auch KING (1994) und
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WUNDERLE (1996) den Trend fur die Temperaturaufzeichnungen ‘Marguerite Bay’, die eine
Zusammenstellung von Temperaturaufzeichnungen der Stationen Stonington, Adelaide Island
und Rothera Point darstellen, und erhalt bei geringerer Signifikanz (93%) einen
Temperaturtrend von 0.513 K/10 Jahre. Dabei stellt sich heraus, daR in Jahren mit tiefer
Mitteltemperatur an der gesamten Westseite der Antarktischen Halbinsel die Temperaturen in
der Marguerite Bay noch tiefer sind, was die groRere Kontinentalitdt der Marguerite Bay im
Vergleich zu Faraday belegt (STARK 1994).

Der positive Trend der Jahresmitteltemperatur der South-Shetland-Islands ist ungeféahr halb so
grol wie fur die Region um die Station Faraday und fir die Marguerite Bay. Die
Temperaturaufzeichnungen von San Martin ergeben einen dreimal so hohen Temperaturtrend
wie die Temperaturaufzeichnungen von ‘Rothera Point” (WUNDERLE 1996). Dies ist lediglich
auf die kiirzere Zeitspanne der MeRreihe von San Martin zurtickzufuhren. Wirde man bei der
Datenreihe ‘Rothera Point’ ebenfalls als Untersuchungszeitraum die letzten 17 Jahren
zugrunde legen, ergebe sich ein ahnlich hoher Wert.

Fox UND CooOPER (1997) tragen monatsweise die mittlere Gradtagzahl, also die mittlere
Summe aller positiven Tagesmitteltemperaturen eines Monats in Rothera auf. Sie bilden
jeweils das Mittel Gber ein Jahrzehnt (Abb. 5.18). Es ergibt sich ebenso wie fiir die Anzahl der
Regentage in Rothera eine deutliche Zunahme beider GroRen fir die Sommermonate im

Station Zeitraum | Trend Signifkanz- | Autoren

[°C/10 Jahre] | niveau [%]
Faraday 1947 -90 |0.623 keine Ang. |Parenetal. 1993
Faraday 1946 - 90 |0.606 99.9 Stark 1994
Faraday 0.56 >99.0 King 1994
Faraday 1945-90 |0.57 90.1* Smith et al. 1996
Rothera 1947 -90 |0.677 keine Ang. |Parenetal. 1993
Marguerite Bay 1945-90 |0.513 93.0 Stark 1994
Marguerite Bay 0.67 >99.0 King 1994
San Martin 1976 - 93 |2.05 nicht sig. Wunderle 1996
Sud-Shetland-Inseln 0.38 >95.0 King 1994
Arturo Pratt 1968 - 94 |0.22 keine Ang. |Wunderle 1996
Esperanza 1945 -94 |0.27 keine Ang. |[Wunderle 1996
Halley Bay 0.32 >095.0 King 1994
Signy (Std-Orkney-1.) 0.168 77.0 Stark 1994
Orcadas (Std-Orkney-1.) 0.22 nicht sig. King 1994
Orcadas (Sud-Orkney-1.) 0.28 keine Ang. |[Wunderle 1996

Tab.5.6:  Temperaturtrends fur verschiedene Stationen der Antarktischen Halbinsel nach ver-
schiedenen Autoren. Der mit * bezeichnete Wert berlicksichtigt die Autokorrelation in

der Zeitreihe.
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Abb. 5.19: Jahrliche Anzahl der Niederschlagsereignisse (durchgezogene Linie) und Jahresmittel-
temperatur (Linie mit Strichen und Punkten) in Rothera sowie aus den Daten ermittelte
lineare Trends in den Jahren 1963 bis 1995 (aus: TURNER ET AL. 1997).

Zeitraum von 1960 bis 1996. Diese Darstellung ermdglicht es die klimatische Veranderung im
Hinblick auf die sommerliche Schneeschmelze in der nérdlichen Marguerite Bay zu
betrachten.

HARANGOZzO (1997) findet fir Fossil Bluff eine Erhéhung der Sommermitteltemperaturen
zwischen 1970 und 1995, die sich auch in verstarkter sommerlicher, oberflachlicher Ablation
auf dem King-George-VI-Eisschelf zeigt. Allerdings folgt der Anstieg der Sommermittel-
temperaturen den Verdnderungen in Rothera mit einigen Jahren Verzdgerung. HARANGOZO
(1997) macht fur die starke Erwarmung im Sommer lokalklimatische Effekte - und dabei vor
allem die Veranderung der Albedo im Bereich der schmelzenden Oberflache des Eisschelfes -
flr den Uberproportionalen Anstieg verantwortlich. Die luckenhaften Temperaturauf-
zeichnungen aus dem Winterhalbjahr ermdglichen keine verlailichen Aussagen lber Tem-
peraturtrends im Winter in diesem slidwestlichen Teil der Antarktischen Halbinsel.

5.7.2  Niederschlagstrends an der Antarktischen Halbinsel
5.7.2.1 Direkte Beobachtungen von Trends des Niederschlages

Da die Niederschlagsmessungen im Bereich der Antarktis sparlich und aufgrund von
Schneedrift  fehlerbehaftet sind, ist der Nachweis von Verdnderungen des
Niederschlagsregimes sehr schwer abzuleiten. TURNER ET AL. (1997) analysieren deshalb die
Verénderung der Anzahl der Niederschlagsereignisse fir Rothera und Faraday (Abb. 5.19).
Die Anzahl der Niederschlagsereignisse im Winter hat sich seit 1950 um 50% erhoht, wobeli
der Trend bei einem Konfidenzniveau von 95% signifikant ist. Der Trend fur die anderen
Jahreszeiten zeigt ebenfalls eine erhohte Anzahl von Niederschlagsereignissen, jedoch kann
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aufgrund der hohen Variabilitat des Niederschlages keine Signifikanz nachgewiesen werden.
Als Grund fur die Zunahme der Niederschlagshdufigkeit nennen TURNER ET AL. (1997) eine
erhdhte Anzahl von aufllerpolaren Zyklonen, die mit oststddstlicher Zugrichtung feuchte
Luftmassen gegen die Antarktische Halbinsel fihren. Ein Zusammenhang mit dem Anstieg
der Jahresmitteltemperatur an der Westseite der Antarktischen Halbinsel ergibt sich dabei nur
mittelbar, weil die Veradnderung der mittleren Zirkulation auch die mittleren
Temperaturverhaltnisse beeinfluBt. Ein direkter Zusammenhang zwischen Lufttemperatur und
Niederschlagsereignissen 1aRt sich auf der Basis von Monats- oder Jahresmittelwerten nicht
belegen.

5.7.2.2 Firnbohrkerne

MORGAN ET AL. (1991) errechnen aus Eis- bzw. Firnbohrkernen aus Wilkes Land in der
Ostantarktis einen Anstieg der Akkumulation um 20% nach 1960. Die Zunahme des
Niederschlages im Bereich der Antarktischen Halbinsel, abgeleitet aus funf Bohrkernen
James-Ross Island, dem sudlichem Larsen-Eisschelf, Palmer Land und Ellsworth Land, wird
von Peel (1992) mit 20% seit 1950 angegeben. Die Zunahme der absoluten Feuchte in der
Luft aufgrund der Zunahme des Sattigungsdampfdruckes bei einem Anstieg der
Jahresmitteltemperatur um 2 K liegt ebenfalls in dieser GroRenordnung (PEEL 1992a). PEEL
(1992b) untersucht die Veranderung der Akkumulationsrate in drei Bohrkernen. Er findet eine
Zunahme der Schneeakkumulation, von 0.8%/Jahr fur Dolleman Island, 1.8%/Jahr fiir James-
Ross Island und 0.6%/Jahr fir Gomez (Palmer Land) fir den Zeitraum 1955 bis 1980. Die
Zunahme der Schneeakkumulation ist mit einer Zunahme der Lufttemperatur Korreliert.
THOMPSON ET AL. (1994) wiederum finden einen Widerspruch zwischen der Temperatur,
abgeleitet aus dem Og-Gehalt, und der Akkumulationsrate, da sich an dem von ihnen unter-
suchten Bohrkern des Dyer Plateaus eine Temperaturdepression zwischen 1850 und 1930
zeigt, obwohl die Akkumulationsrate stetig von 1850 bis 1990 ansteigt. Sie schliel’en daraus,
dafi’ fur den Bereich der Antarktischen Halbinsel kein einfacher Zusammenhang zwischen der
Erh6hung der Temperatur und der Niederschlagszunahme besteht.

5.7.2.3 Ableitung von Niederschlagstrends aus GZM und numerischen Wettervorher-
sagemodellen

SCHLESINGER (1993) analysiert verschiedene Globale Zirkulationsmodelle (GZM) und
prognostiziert eine geringfligige Abnahme der Schneeakkumulation fiir die Antarktische
Halbinsel. Er fuhrt aus, dal auf dem Plateau der Antarktis eine Zunahme, in Kistenregionen
hingegen einen Abnahme der Akkumulation zu erwarten ist. Die Antarktische Halbinsel wird
aufgrund ihrer geringen Ost-West-Erstreckung in den Gitternetzen, welche den
Klimamodellen zugrunde liegen, nur ungenau repréasentiert, so dal} sich keine hochliegenden
Plateauflachen mit einer erhdhten Nettoakkumulation ergeben.

Aus der raumzeitlichen Integration des Feuchtetransportes Uber die Raumgrenzen in den
numerischen  Vorhersagemodellen verschiedener Institutionen (ECMWF, National
Meteorological Center of the United States (NMC) und Australian Weather Bureau)
bestimmen BROMWICH UND ROBASKY (1993) fur die gesamte Antarktis einen Anstieg des
Niederschlages um 5% zwischen 1955 und 1975. Der Haupteinflul auf den Nieder-
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schlagstrend ist demnach und in Ubereinstimmung mit TURNER ET AL. (1997) und YAMAZAKI
(1994) in der Veranderung der Zirkulationsmuster zu suchen. Verdnderungen des
Temperaturregimes zeitigen keinen signifikanten EinfluR auf den Niederschlagstrend. Bei der
Untersuchung von BROMWICH UND ROBASKY (1993) tritt die Antarktische Halbinsel als eine
Region mit Uberproportionalem Anstieg des Niederschlages hervor.

5.7.3  Meereistrends

KUKLA UND GALVIN (1981) stellen fur die gesamte Siidhemisphare alle verfligbaren Daten
Uber die Meereisausdehnung zusammen, wobei neben Beobachtungen mit verschiedenen
Satelliten auch Schiffsbeobachtungen seit James Cooks Umsegelung der Antarktis im Jahre
1772 beriicksichtigt wurden. Sie stellen eine Abnahme der Eismenge in den 70iger Jahren
dieses Jahrhunderts fest, wahrend in den 30iger Jahren dieses Jahrhunderts die
Meereisbedeckung zwischen 60° West und 100° Ost ausgedehnter war. ZWALLY ET AL. (1983)
und CHIU (1983) hingegen ziehen bei einer &hnlichen Untersuchung den Schluf3, dal? zwischen
1966 und 1981 bzw. zwischen 1973 und 1983 kein signifikanter langerfristiger Trend
erkennbar ist, zumal das Signal-zu-Rausch-Verhéltnis in den Daten sehr Kklein ist. Da der
grolte Anteil der Eisbedeckung der Stdhemisphére in der Weddell- und der Ross-See auftritt,
dominieren diese beiden Bereiche die Gesamtstatistik. Beide Sektoren zeigen Anfang der
80iger Jahre eine Zunahme der Meereisbedeckung. In der Bellingshausen- und der
Amundsensee setzt sich der fur die 70iger Jahre abgeleitete negative Trend fort. WEATHERLY
ET AL. (1991) berechnen einen schwach negativen jedoch nicht signifikanten Trend der
Meereisbedeckung fur den Zeitraum von 1973 bis 1987. JACKA (1990) und JACKA UND BUDD
(1991) geben fiir den selben Zeitraum flr die sidwartige Verlagerung der mittleren nérdlichen
Packeisgrenze ca. 0.2°/10 Jahren an. Auflerdem belegen JACKA UND BuDD (1991) eine
Verkirzung der jahrlichen Meereisbedeckung um durchschnittlich 2 Wochen. STAMMERJOHN
UND SMITH (1996) zeigen, daR es Trends der Meereisbedeckung in einzelnen Sektoren gibt,
dal} aber flr den gesamten sldlichen Ozean kein Trend erkennbar ist. Die Veranderung in
einzelnen Sektoren entspricht lediglich einer Umverteilung der gesamten Meereismasse.

KING (1994) erhalt bei einem Signifikanzniveau von 90% eine polwaértige Verlagerung der
maximalen Meereisausdehnung westlich der Antarktischen Halbinsel bei 70° West um 0.13°
pro Jahr. JAcoBS UND CoMmiso (1997) weisen auf die hohe negative Korrelation mit einem
BestimmheitsmaR von 0.77 zwischen der mittleren j&hrlichen Meereisausdehung in der
Bellingshausen- und Amundsensee einerseits und den Jahresmitteltemperaturen der Station
Faraday andererseits hin. Der Erwarmungstrend mifite zu einer polwértigen Verlegung der
stidlichen Grenze der jahrlichen Vereisung um 1° in 40 Jahren fiihren (KING 1994).

5.7.4  Glaziologische Veranderungen

Obwohl der Zusammenhang zwischen glaziologischen Verdnderungen und klimatologischen
Veranderungen im einzelnen komplex sein kann (— Kapitel 1.4), werden im folgenden
glaziologische Befunde vorgestellt, die auf der Antarktischen Halbinsel an verschiedenen
Ortlichkeiten gewonnen wurden. Bei der Bewertung dieser Phanomene im Hinblick auf
regionalen Klimawandel sollte bedacht werden, dal erstens glaziologische Veranderungen
eine Vielzahl von Ursachen haben koénnen, die nur mittelbar auf klimatische Veranderungen
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zurlickzufuhren sind, und dal3 zweitens eine erhebliche Zeitverzégerung zwischen der
Verénderung einer klimatischen Variable und der sichtbaren Veranderung im glazialen
System wahrscheinlich ist.

5.7.4.1 Eiskappen und Plateauvereisung

DoAKE (1982) leitet aus Messungen der FlieBgeschwindigkeit und der Akkumulationsrate fur
Butler Island (72° Sid), Dolleman Island (70,5° Sud) und Gipps Ice Rise (69° Sud) am
Larsen-Eisschelf eine Anderung der Oberflachenhohe von ca. -0.5 m/Jahr ab und stellt fest,
daB3 diese Eiskappen beziiglich ihrer Form und FlieBdynamik momentan ‘untererndhrt’ sind.
Hingegen zeigt sich auf dem Plateau von Palmer Land bei 70,5° Std an einer Stangenreihe
zwischen 1975 und 1980 keine signifikante Anderung der Eismachtigkeit. Eine deutliche
Verringerung der Ausdehnung der Eiskappe von Livingston Island (Sid-Shetland-Inseln)
zwischen 1956 und 1991 belegen CALVET UND CORBERA (1993) mit Hilfe von Landsat und
SPOT Satellitenaufnahmen sowie unter Einbezug alter topographischer Karten. Die
Verringerung der Ausdehnung der Eiskappe ist seit 1989 starker als im Zeitraum 1956 bis
1989.

5.7.4.2 Talgletscher

Genaue Untersuchungen der Massenbilanz von Talgletschern der Region sind rar. DOAKE
(1982) berichtet von einem kontinuierlichen Rickzug des Hodges-Gletscher (Sudgeorgien)
uber die letzten 40 Jahre. JAMIESON UND WAGNER (1983) schreiben von einer Abnahme der
Eismachtigkeit um 0.27 m/Jahr zwischen 1969 und 1974 am Spartak-Gletscher, einem kleinen
Seitengletscher auf Alexander Island, der in das King-George-VI-Eisschelf flieRt. Die Verén-
derungen an der Eiskante des Northeast-Gletschers (SPLETTSTOESSER 1992, FOX UND
THOMSON 1995, WUNDERLE ET AL. 1995) abgeleitet aus Luftbildern, Landkarten und
Satellitenaufnahmen zeigen keinen eindeutigen Trend. Die Befunde der Untersuchungen am
Northeast-Gletscher werden in Kapitel 9 eingehend diskutiert. MUser (1995) untersucht die
Variation an den Gletschern der Admirality Bay auf King-George Island zwischen 1956 und
1992. Die aus Luftbildern, Landkarten und Satellitenaufnahmen des Satelliten SPOT
abgeleitete Abnahme der Eisausdehnung variiert zwischen 100 m und 1200 m in Richtung der
FlieRrichtung. Sowohl Gletscher, die an Land enden, als auch Gletscher, die in der Admirality
Bay als ‘Tidewater’-Gletscher aufschwimmen, lassen eine Ruckverlegung der Eiskante
erkennen.

5.7.4.3 Schnee- und Firnfelder

Die Veranderung schneefreier Flachen zwischen 1957 und 1997 dokumentieren FOX UND
CooPER (1997) anhand von Luftbildern von vier Periglazialflachen der nérdlichen Marguerite
Bay. Alle Luftbilder wurden im Februar aufgenommen und zeigen die Ausdehnung der
schneefreien Flachen kurz vor dem Ende des Sommers. An allen vier Beispielregionen ist eine
Abnahme der Fl&che, die dauerhaft von Schnee bedeckt ist, feststellbar. Die Veranderungen
sind am ausgepragtesten je starker das ortliche Klima durch die N&he des Meeres geprégt ist
und je tiefer die Hohenlage der Untersuchungsfléchen ist.
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Abb. 5.20: Veranderungen der Ausdehnung von Eisschelfen der Antarktischen Halbinsel abgeleitet
aus der Veranderung der Schelfeiskanten. Veranderungen der Aufsetzlinie wurden nicht
berticksichtigt (aus: VAUGHAN UND DOAKE 1996).

5.7.4.4 Eisschelfe

Die Zurlckverlegung von Eisschelfkanten wird seit langem beobachtet und ist vielmals mit
Hilfe von Satellitenbildern, Luftbildern und Feldmessungen dokumentiert. Die wichtigsten Er-
gebnisse sind im folgenden zusammengefaRt. Abbildung 5.20 zeigt eine Skizze der
Antarktischen Halbinsel, mit den Namen und Ortlichkeiten der Eisschelfe und der
Verénderung ihrer Oberflache in den letzten Jahrzehnten (VAUGHAN UND DOAKE 1996).

Modellrechnungen lassen den SchluB zu, daB die Jahresmitteltemperatur von -5°C eine
kritische Grenze zur Aufrechterhaltung der Stabilitét eines Schelfeises darstellt, und dal Jah-
resmitteltemperaturen tber -5°C und Sommermitteltemperaturen iber 0°C zu so hoher Abla-
tion fiihren, daB die Schelfeisméchtigkeit nach und nach verringert wird. Die wachsende In-
stabilitat fihrt dann zu Rissen und Spalten, so daR das Auseinanderbrechen des Schelfeises in
kurzer Zeit vor sich gehen kann (DOAKE UND VAUGHAN 1991a). Ein weiterer EinfluRfaktor
auf die Stabilitat der Eisschelfe ist das Verhaltnis von oberflachlicher Akkumulation zu
MassenzufluR durch die Auslalgletscher. Der Anteil bzw. Einfluf? basaler Akkumulation oder
Ablation héngt von der Ozeantemperatur ab und ist ohne aufwendige Modellierung schwer
bezifferbar. VAUGHAN UND DOAKE (1996) zeigen, dal die -5°C Isotherme der Jahresmittel-
temperatur in der Karte von REYNOLDS (1981) (— Abb. 5.8, Abschnitt 5.4) ungefahr mit der
nordlichen Verbreitungsgrenze der Eisschelfe im Umkreis der Antarktischen Halbinsel
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ubereinstimmt. Die Erwérmung auf der Westseite der Antarktischen in den letzten 40 Jahren
von ungeféhr 2.5 K verschiebt die nordliche Verbreitungsgrenze der Eisschelfe auf die Lage
der -7.5°C Isotherme der Jahresmitteltemperatur in Reynolds Karte (DOAKE UND VAUGHAN
1996). Dementsprechend sind Miller-Eisschelf, Jones-Eisschelf, Wordie-Eisschelf und King-
George-VI-Eisschelf ‘gefdahrdet’. Sollte der Temperaturtrend auf der Ostseite auch Giiltigkeit
haben, so sind alle Eisschelfe nordlich des Larsen-A-Eisschelfes betroffen (VAUGHAN UND
DOAKE 1996).

Die Kante des Wordie-Eisschelf in der Marguerite Bay bei 69° Sid verénderte sich zwischen
1949 und 1979 nur geringfligig. Zwischen 1974 und 1979 beschleunigt sich jedoch der
Ruckzug und bereits 1989 war das Eisschelf in zentralen Teilen verschwunden und die Eis-
kante war an die Aufsetzlinie zuriickverlegt (DOAKE 1982, DOAKE UND VAUGHAN 1991a
1991b). Eine spontane Anderung des FlieBverhaltens der AuslaRgletscher, wie es z. B.
MERCER (1978) und ZwALLY (1991) befurchten, trat dabei nicht ein. Die
FlieRgeschwindigkeit der AuslaBgletscher, die das Eisschelf naherten, erhéhte sich nicht,
obwohl das Widerlager des Schelfeises fehlt. VAUGHAN (1992, 1993) zeigt dies anhand der
FlieRgeschwindigkeiten, die aus dem WVersatz von Spaltensystemen in multitemporalen
Satellitenaufnahmen gewonnen wurden. VVon 1989 bis 1992 veranderte sich die verbliebene
Flache des Eisschelfes nur noch wenig (VAUGHAN UND DOAKE 1996).

Das King-George-VI-Eisschelf ist in dem engen Kanal zwischen Palmer Land und Alexander
Island eingezwéngt und besitzt nur vergleichsweise kurze Stirnseiten. VAUGHAN UND DOAKE
(1996) vermuten deshalb, dal3 basales Schmelzen der dominierende Ablationsprozel} dieses
Eisschelfes ist, und es deshalb nur schwach auf Anderungen der Lufttemperatur reagiert.
Einen deutlichen Riickgang von 63 km in 7 Jahren zwischen 1940 und 1947 konstatiert Ronne
(zitiert in NicHoLs 1960). DOAKE (1982) zitiert FLEMING ET AL. (1938) und berichtet, daR die
Schelfeiskante zwischen 1936 und 1949 um 45 km zuriickverlegt wurde. Allerdings interpre-
tiert er die Berichte der Schlittenhundefiihrer so, daB in diesem nordlichen Teil des
Eisschelfes lediglich groRe Schelfeisbruchstiicke, die durch Meereis zusammengehalten
wurden, vorlagen. Zwischen 1949 und 1974 blieb die Eiskante stabil. Danach setzte bis 1979
eine Rilckverlegung um ca. 17 km ein. Bis 1989 erfolgte eine weitere Rickverlegung um
wenige Kilometer (VAUGHAN 1992).

DOMACK ET AL. (1995) und WARD (1995) dokumentieren den Schwund der Oberflache des
Muiller-Eisschelfes im Lallemand-Fjord (67°12° Siid). Die Oberfliche wuchs von 1947 bis
1956 um 38%. Danach erfolgte ein Rlckgang bis 1974. Nach einem leichten VorstoR der
Schelfeiskante bis 1989 erfolgte bis 1993 ein rascher Abbau des Schelfeises bis auf 82% der
Oberflache von 1947 (WARD 1995, VAUGHAN UND DOAKE 1996).

VAUHGAN ET AL. (1993) untersuchen das Wilkins-Eisschelf und stellen dabei fest, dal3 zur
Massenbilanz dieses Schelfeises grofie Auslaligletscher kaum beitragen, sondern das Eisschelf
hauptsachlich durch lokale Akkumulation auf dem Eisschelf selbst erndhrt wird. Daraus
schlielBen sie, dall Spannungen im Eiskorper durch das Einstrdbmen von Eis gering sind und
kein katastrophales Auseinanderbrechen wie beim Wordie-Eisschelf zu beflirchten ist. Bis
1985 war kein signifikanter Abbau an diesem Schelfeis zu beobachten (VAUGHAN 1992,
VAUGHAN UND DOAKE 1996).

Die verschiedenen Sektionen des Larsen-Eisschelfes zeigen zum Teil deutliche Ruck-
zugserscheinungen: Das zusammenhéngende Eisschelf zwischen James-Ross Island und
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Robertson Island existierte nur bis 1958 (DOAKE 1982, ROTT ET AL. 1996). Der nérdliche Teil,
das Prinz-Gustav-Kanal-Eisschelf, bildete sich sukzessive zuriick und brach im Januar 1995
vollstandig auseinander (ROTT ET AL. 1996). Das Eisschelf im Larsen Inlet bildete sich bis
1989 vollstandig bis an die Grundlinie zuriick (SKVARCA 1993, ROTT ET AL. 1995, ROTT ET
AL. 1996). Die Eiskante des Larsen-A-Eisschelfes wurde stetig von 1940 bis 1975
zurlickverlegt. Danach beschleunigte sich der Abbauprozel’. Verschiedene Inseln und Sporne
dienten als Verankerungspunkte des Schelfeises. Im Sommer 1995 vollzog sich ein rasches
Auseinanderbrechen des Eisschelfes bis zurlick an die Aufsetzlinie (ROTT ET AL. 1996). Die
verbliebenen Reste machen nur noch 44% der Schelfeisfliche im Jahre 1986 aus. Das
Auseinanderbrechen des Larsen-A-Eisschelfes erfolgte wahrend einer Periode mit
Sommermitteltemperaturen, die an der Station Marambio um ca. +2,5K (ber dem
Durchschnitt der letzten 24 Jahre lagen (SKVARCA 1993). Das Larsen-B-Eisschelf verlor im
Zeitraum von 1986 bis 1995 immerhin 18% seiner Flache (ROTT ET AL. 1996).

Die referierten Veradnderungen an Eisschelfen belegen die Annahme von MERCER (1978) und
VAUGHAN UND DOAKE (1996), da3 die Eisschelfe einen empfindlichen (englisch: ‘sensitive’)
Indikator fur regionalen Klimawandel darstellen. Aus den Veranderungen am Larsen-
Eisschelf kann geschlossen werden, daB die auf der Westseite beobachtbaren
Temperaturtrends der letzten 50 Jahre trotz unterschiedlicher Zirkulationsmuster auch 6stlich
des Gebirges auftreten.

RIDLEY UND RAPLEY (1993) ziehen aus der Auswertung passiver Mikrowellendaten den
SchluB, dal} die Anzahl der Tage mit oberflachlicher Anfeuchtung der Schneedecke seit 1978
auf Larsen-, Wilkins- und George-VI-Eisschelf zugenommen haben. Der nicht signifikante
Trend liegt bei ca. +2.5 Tage pro Jahr. Dies steht in guter Ubereinstimmung mit der Zunahme
der Anzahl der Tage mit einer maximalen Lufttemperatur von tber +2°C an der britischen
Station Halley.
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6 DIE MARGUERITE BAY

Am 15. Januar 1909 entdeckte Jean-Baptiste Carcot mit seinem Schiff, der ‘Pourquoi-Pas’,
die Marguerite Bay, eine Einbuchtung an der Westseite der Antarktischen Halbinsel (Abb.
6.1), welche er nach dem Vornamen seiner Frau ‘Marguerite’ benannte (ROUGH 1962). Im
Verlaufe dieser Fahrt wurden unter anderem auch Cape Calmette, Millerand Island und der
Neny-Fjord benannt. Allerdings sah Carcot féalschlicherweise den Bereich von Northeast und
McClary-Gletscher als Insel an, und bezeichnete den heutigen Swithinbank-Fjord als Neny-
Fjord. Die erste detaillierte Karte der Marguerite Bay (Abb. 6.2) findet sich bei RymiLL
(1938b). Sie wurde im Verlauf der British Graham Land Expedition (RymiLL 1938c,
DEBENHAM 1937) zwischen 1934 und 1937 im Mafstab 1:500.000 erstellt. Eine detaillierte
landerkundliche Darstellung des Raumes unter Einbezug der Entdeckungs- und
Erforschungsgeschichte gibt UNFRIED (1996).

Die Marguerite Bay, zwischen 67°45” Siid und 69° Siid und zwischen 70° West und 68°30’
West, bildet die Westkiiste des Ubergangsbereiches zwischen Graham Land im Norden und
Palmer Land im Stden mit einer Nord-Sid-Erstreckung von ca. 220 km (Abb. 6.1). Sie wird
begrenzt durch Adelaide Island im Nordwesten und Alexander Island im Sddwesten.
Alexander Island wird von Palmer Land durch den im Mittel Gber 800 m tiefen King-George-
VI-Sund getrennt. Im Nordosten ist die Bucht durch ein Vielzahl von Inseln geprégt, die zu-
sammen mit den beiden gréRten Inseln Pourquois-Pas und Horseshoe eine Inselgruppe bilden.
Die Kdste ist im nordlichen Teil durch tief eingeschnittene Fjorde gegliedert. Zwischen Camp
Point und Red Rock Ridge befinden sich als dominante topographische Einheiten das Eiskliff
des Northeast-Gletschers mit den vorgelagerten Inseln Millerand und Neny sowie der mar-
kante Einschnitt des Neny-Fjordes. Der weitere Verlauf der Kistenlinie wird ruhiger und ist
durch einen Saum von Rand- bzw. Piedmontgletschern gepréagt. Eine weite Einbuchtung im
Stdosten nahm bis vor wenigen Jahren das Wordie-Eisschelf ein. Am stidlichen AbschluR der
Marguerite Bay liegt das King-George-VI-Eisschelf im gleichnamigen Sund.

6.1 Geologie und Geomorphologie der Marguerite Bay
6.1.1  GroRraumige tektonische Einordnung

Einen Uberblick tber die Geologie der Antarktischen Halbinsel gibt GRIKUROV (1978).
MOYES ET AL. (1994) stellen die Geologie der nordlichen Marguerite Bay und von Adelaide
Island grofRraumig vor. Die Antarktische Halbinsel besteht aus einem Bogen aus
magmatischen Gesteinen, dessen Entstehung durch die Subduzierung von pazifischer
Ozeankruste unter den westlichen Rand Gondwanas im Mesozoikum erkléart wird (JOHNSON
1997). Die Antarktische Halbinsel bildet eine eigene tektonische Einheit unabhéngig vom
Kraton der Ostantarktis (Abb. 6.3) (STOReY 1991, ELLIOT 1991). Von den Sud-Shetland-
Inseln ist sie durch BransfieldstraBe getrennt. Wéhrend dieser Phase, die mit ausgepragtem
Vulkanismus bis ins spate Mesozoikum reichte, bildeten sich die suidamerikanischen Anden
und das Orogen der Antarktischen Halbinsel als eine zusammenhé&ngende geradlinige
Gebirgskette (DALzIEL UND ELLIOT 1971). Eingebettet ist dieses Orogen in einen alten
Gebirgskorper, dessen Gesteine aus dem Prakambrium ebenfalls in einem Subduktionsbereich
in der Trias und im unteren Jura metamorphisiert, erneut herausgehoben und anschlieRend
weitgehend erodiert wurden (DALZIEL 1982).
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Ubersichtskarte der Antarktischen Halbinsel. Das Rechteck, welches in der inneren
Marguerite Bay eingezeichnet ist, gibt die Lage der topographischen Skizze des
Untersuchungsgebiets (Abb. 13.1 im Anhang) an.
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Abb. 6.2: Faximile der topographischen Karte ‘Southern Base, Marguerite Bay’, der British
Graham Land Expedition 1936. Die beiden in der vorliegenden Arbeit untersuchten
Gletscher befinden sich ndrdlich von Neny Island und 6stlich von Millerand Island (aus:

RYMILL 1938).
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Im frihen Tertiar brach die Gebirgskette im Bereich der heutigen Drake Stralie auseinander
und erfuhr eine Einbuchtung mit Umbiegung des Gebirgszuges in Patagonien und entlang der
Antarktischen Halbinsel nach Osten. Die sudlichen Sandwichinseln bilden heute den am
weitesten nach Osten versetzten Teil dieses ehemals zusammenhangenden Orogens (DALzIEL
UND ELLIOT 1971). Im weiteren Verlauf des Tertiars wurde die Antarktische Halbinsel einge-
rumpft und anschlielend als Pultscholle wieder herausgehoben (WYETH 1977). Sedimentite
lassen sich in der Marguerite Bay nur auf den Ostseiten von Adelaide Island und bei Fossil
Bluff auf Alexander Island nachweisen (JOHNSON 1997, NELL UND STOREY 1991). Die als
LeMay-Gruppe bezeichneten Serien, die auch im Norden der Antarktischen Halbinsel
anstehen, stammen aus der Trias und wurde im Zuge der mesozoischen Orogenese der
Antarktischen Halbinsel metamorphisiert (EDWARDS 1982). Die Fossil-Bluff-Gruppe
bezeichnet Serien mit Fossilien aus der Jura - und der Kreidezeit.

Die Sedimentation erfolgte in ein Becken westlich der Subduktionszone (BUTTERWORTH UND
McDoONALD 1991, THOMSON 1982). Aus Magnetfeldanomalien &Rt sich schlieBen, daf die
Sedimente ursprunglich weit umfangreicher waren, aber im Zuge der Subduktion in der Tiefe
eingefaltet wurden (KENNEDY 1988). Das Ende des Subduktionsprozesses wurde am Stdende
der Antarktischen Halbinsel vor 50 Millionen Jahren erreicht, wahrend Vulkanismus, der
ursachlich auf die Subduktion zurtickzufuhren ist, im Norden der Halbinsel erst vor 4
Millionen Jahren zum Stillstand kam (KENNEDY 1988).

6.1.2  Tektonik und geomorphologische GroRformen

Das Plateau von Palmer Land und Graham Land wird als tertiare Einebnungsflache angesehen
(NicHoLSs 1947a). Als Zeitraum zur Bildung dieser fluvial gepragten Rumpfflache kann die

AFRICA

AUSTRALIA

Abb. 6.3:  Rekonstruktion der Lage der Westantarktis in Gondwana. Der Block der Antarktischen
Halbinsel ist mit ‘AP’ abgekiirzt (aus: STOREY 1991).
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Zeitspanne seit dem letzten Intrusionsereignis ab dem Eozan und der beginnenden Hebung
und Vergletscherung im mittleren Tertidr angesehen werden (WYETH 1977). Die auf glaziale
Uberformung zuriickzufithrende Zerschneidung und die Absenkung des Gebietes durch die
Auflast des Eises ist an der lebhaft gegliederten Fjordkiiste der Marguerite Bay ersichtlich
(NICHOLS 19473, 1948).

Die Einbuchtung der Marguerite Bay kann tektonisch als Absenkung zwischen zwei
Nordwest-Suidost verlaufenden Verwerfungslinien angesprochen werden, die sich westlich des
Schelfabhanges als Adelaide Fracture Zone und als Tulla Fracture Zone weiter verfolgen
lassen. Die ostwaértige Fortsetzung der Tulla Fracture Zone lauft auf das Nordwestende des
King-George-VI-Sund zu (JOHNSON 1997). Dieser wiederum wird von machen Autoren als
Grabenbruch angesprochen (KENNEDY 1988). Die strukturell angelegten Schwachezonen, wie
der Neny-Fjord und der King-George-VI-Sund, sind glazial stark tbertieft, wobei im King-
George-VI-Sund Meerestiefen bis zu 1350 m erreicht werden (KENNEDY 1988, S. 51). Der
Abhang des Kontinentalschelfes befindet sich ungefahr bei 74° West und die Kante des
Schelfabhanges verlauft ungefahr stidwest-norddstlich. Die Schelfflache ist stark gegliedert
und fallt leicht nach Sudwesten ein, was mit der Auflast des Eises tber der Landmasse
begriindbar ist (HOFMANN ET AL. 1997). Der Trog des Neny-Gletschers stellt eine dominante
strukturelle Diskontinuitat zwischen Graham Land und Palmer Land dar (ADIE 1972). Die
Palthohen der Antarktischen Halbinsel bleiben auch im Bereich der Marguerite Bay bei Uber
1500 m N.N., aber im Bereich von Neny-Gletscher und Northeast-Gletscher riicken Ost- und
Westflanke des Plateaus bis auf wenige Kilometer zueinander. Obwohl es keine geologisch-
strukturellen Bruch zwischen Palmer Land und Graham Land gibt, lassen sich doch
morphologisch wichtige Unterscheidungen machen (KENNEDY 1988, S. 29):

e Palmer Land ist ungeféhr dreimal so breit wie Graham Land. Dementsprechend sind die
Gletscher des nordlicher gelegenen Graham Land kirzer und steiler als die Gletscher von
Palmer Land.

e Die westliche Krimmung von Palmer Land wird durch die 6stliche Krimmung des
Graham Landes abgeldst (Abb. 6.1).

e Das Plateau von Palmer Land weist eine starker reliefierte Eisoberflache auf als Graham
Land.

Der Einschnitt, den Gibbs-Gletscher im Osten und Neny-Gletscher im Westen zusammen bil-
den, wird als Nordwest - Studost verlaufende Verwerfungslinie interpretiert, die ihre nordwest-
liche Fortsetzung im Nordwestauslaufer des McClary-Gletschers in die Calmette Bay findet
(WYETH 1977). Diese Verwerfungslinie ist zum System der ‘Adelaide Fracture Zone’ zu
rechnen (JoOHNSON 1997). Der Nenyfjord erreicht Tiefen von 480 m unter dem Meeresspiegel
(RENNER UND BALES 1987), wahrend die Meerestiefen der inneren Marguerite Bay sonst kaum
unter 300 m liegen.

6.1.3  Gesteine und geologische Serien im Untersuchungsgebiet

Fur das Untersuchungsgebiet Northeast- und McClary-Gletscher gibt es keine zusammenhan-
gende geologische Karte. Da nur an wenigen Stellen im Bereich der beiden Gletscher das An-
stehende zuganglich ist, bleibt das geologische Bild unvollstandig. Folgende Komplexe lassen
sich jedoch unterscheiden:
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¢ Alte vulkanische, jedoch metamorphisierte Gesteine: Diese Formation aus dem Paldozoi-
kum ist im Untersuchungsgebiet nur an einer Stelle im Kamm zwischen Todd-Gletscher
und McClary-Gletscher aufgeschlossen (SKINNER 1970).

e Orthogneise aus dem Mesozoikum: Diese Gesteine bilden das Grundgebirge (‘basement
complex’) in der Region (DALzIEL 1982) und sind aus alteren Gesteinen, hauptsachlich
Graniten und Dioriten durch metamorphe Uberformung wéhrend des Mesozoikums
hervorgegangen (MOYES ET AL. 1994).

e Jurassische bis fruhtertidre vulkanische Gesteine: Zu Beginn des Jura gelangte die
Antarktische Halbinsel in den Bereich der Subduktion von pazifisch-ozeanischer Kruste.
Intensive vulkanische Tatigkeit fihrte zur Ablagerung von Ganggesteinen, Laven und
Agglomeraten, die die alteren Gesteinsverbande durchdringen und ihnen mancherorts
aufliegen. Diese Serie wird ‘Antarctic Peninsula Volcanic Group’ (APVG) genannt
(KENNEDY 1988).

e Plutonitische Intrusionen, die ab dem spaten Jura und bis ins Fruhtertiar in das Grundge-
birgsmassiv eindrangen (SAUNDERS ET AL. 1982). Diese Intrusionen fanden im Zuge des
Subduktionsvulkanismus statt. Die Serie, die im Untersuchungsgebiet von Graniten,
Dioriten und Gabbro dominiert wird, bezeichnet man als ‘Andean Intrusive Suite’ (MOYES
ET AL. 1994).

Die im folgenden verwendeten Ortsnamen sind in der Karte des Untersuchungsraumes (Abb.
13.1) im Anhang eingetragen.

Der Westrand des Plateaus im Osten des Northeast-Gletschers gehért zum
Grundgebirgssockel aus Orthogneis (HoskINs 1960). Auch der Kamm zwischen McClary-
Gletscher und Todd-Gletscher sowie die Butson Ridge zwischen McClary- und Northeast-
Gletscher werden hauptséchlich aus Orthogneis aufgebaut, welcher aus Dioriten und Graniten

Abb. 6.4: Gangfillung an der Nordflanke der Butson Ridge (Bild: C. Schneider, Januar 1995).
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hervorgegangen ist (BUTLER 1973). Im sudwestlichsten Teil diese Kammes stehen am Mount
Flow jungere quartzreiche Diorite an. Der Ricken des Cape Calmette wird ebenfalls aus
jungerem rotem Granit aufgebaut (SKINNER 1970). Die Metamorphisierung des dalteren
magmatischen Gesteines bringt SKINNER (1970) in Zusammenhang mit dem Eindringen dieser
séurereichen jlungeren Intrusionen. Der é&ltere Grundgebirgskomplex aus Orthogneisen
dominiert Neny Island, Roman Four Promontory, die Debenham Islands und die Nordseite
von Millerand Island (HoskiNs 1960, S. 10). Das Alter der Metamorphisierung dieser
Gesteinskorper datieren GLEDHILL UND REX (1982) mit mindestens 185 Millionen Jahren in
die Zeit des Jura.

Kreidezeitlicher rosafarbener Granit, der von GLEDHILL UND REX (1982) auf ein Alter 109
Millionen Jahren datiert wird, tritt an den Debenham Islands und an der Nordkiste von
Millerand Island auf. Ein Gesteinskdrper von vulkanischen Ganggesteinen und Agglomeraten
aus dem Jura (APVG) dominiert die zentralen Bereiche von Millerand Island (HoskINs 1960).
Auch am stidwestlichen Gratpunkt der Butson Ridge tritt in Gangen Agglomerat aus verschie-
denen Gesteinen, unter anderem dem umgebenden Gneis und dem jingeren Granit auf
(SKINNER 1970). Zum Teil liegt Agglomerat auf einer Erosionsflache des Granits auf, was die
spatere Ablagerung belegt (HoskINS 1960, SKINNER 1970). Ganggesteine, wie sie GRIMLEY
(1966) auf Stonington Island im Detail kartiert, sind als schmale Bénder an vielen Stellen des
Gebietes zu finden und belegen eine intensive Zerrlttung des éalteren Gebirgskdrpers
(NicHoLS 1948). Ein Beispiel einer solchen Gangfiillung (englisch: ‘dyke’) an der Nordflanke

Abb. 6.5:  Blick auf die Nordostflanke von Millerand Island. Die intensive Hangabtragung mit der
Ausbildung von Gerdllhalden und Felszinnen ist erkenntlich. Plateauartige
Verflachungen im mittleren Niveau deuten auf glaziale Uberformung hin. Im
Strandbereich kdnnen alte gehobene Strandterrassen erahnt werden (Bild: C. Schneider,
Februar 1995).
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der Butson Ridge zeigt Abb. 6.4.

KNOWLES (1945) beschreibt die Steilabbriiche des Plateaus im Siden des Northeast-
Gletschers. Dieser durch kurze Seitengletscher gegliederte Abbruch ist aus Graniten der
‘Andean Intrusive Suite” aufgebaut. Dieselben Intrusivgesteine kartiert HOSKINS (1960) auf3er-
dem an der Sudseite der Butson Ridge. Auch an der Westseite von Millerand Island und auf
der Suidseite des Neny-Fjordes, stdlich des Ausschnittes in Abb. 4.5 und Abb. 7.1, insbeson-
dere am Little Thumb und am Red Rock Ridge stehen diese jungen Granite an. Am Red Rock
Ridge sind zudem ganz im Westen Diorite und Gabbro dieser jingeren Serie zu finden.

6.1.4  Geomorphologischer Formenschatz

Die innere Marguerite Bay befindet sich im Ubergangsbereich zwischen periglazialem und
glazialem Klimaregime (WUNDERLE 1996). Schutt- und Felsflachen, die nicht permanent von
Schnee oder Eis bedeckt sind, finden sich im Untersuchungsgebiet hauptsachlich an
nordexponierten Hangen und Kistenabschnitten. Die hohe Anzahl der Frostwechseltage
(HocHscHILD 1995) fiihrt zu intensiver Frostverwitterung von Strandger6ll, Geschieben und
Anstehendem. Die Konsequenz ist die Ausbildung von grof3en Sturzhalden und Schuttkegeln
an den Hangen und die Herauspraparierung von Zinnen und Felsabbriichen, die die
Felswande, wie zum Beispiel an der Nordseite von Neny und Millerand Island und an der
Roman Four Promontory, gliedern (Abb. 6.5) (NicHoLs 1948). Als weitere Verwitterungs-
prozesse missen die Tafonierung durch salzhaltige Gischt (HOCHSCHILD 1995) und die mit
Frostsprengung, Insolationsverwitterung und Salzsprengung verknlipfte Desquamation
genannt werden. Die intensive Verwitterung fuhrt zur Zerlegung groRRer Blocke an Ort und
Stelle unter Ausbildung von sehr unterschiedlichen Verwitterungsprodukten, die je nach
Gestein und Lage von scharfkantigen Bruchstticken bis zu Granitgrus reichen. Die Ausbildung
eines Bodens geht allerdings nirgendwo im Untersuchungsgebiet tber die Ausbildung eines
Rohbodens hinaus (HOCHSCHILD 1995).

Eine Besonderheit z. B. im Bereich von Neny Island bilden Blockterrassen, deren Entstehung
NicHoLs (1960) mittels glazialer Deposition der weiter unten beschriebenen Saumgletscher
erklart. HoskINs (1963) sieht die Blockterrassen hingegen als geschichtete Sturzhalden mit
Eiskern am unteren Ende von Lawinenbahnen. Fossile Strandterrassen kdnnen ebenfalls an
vielen nordseitigen Kistenabschnitten angetroffen werden und sind als Beleg eustatischer be-
ziehungsweise isostatischer Meeresspiegelschwankungen im Holozén anzusehen (NicHOLS
1948). Darauf wird im Zusammenhang mit der glaziologischen Entwicklung des Gebietes
nochmals eingegangen.

Die Vielzahl unterschiedlicher Gletscher fuhrte auch zur Ausbildung des zugehorigen
Formenschatzes: Kare, Trogtaler, Hangetaler, glazial Gberformte Hangleisten, P&sse, Seiten-
moranen und Endmorénen kdénnen in groRBer Zahl im Untersuchungsraum Kkartiert werden
(NICHOLS 1948).
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6.2  Glaziologie der Marguerite Bay
6.2.1  Die grofRen glaziologischen Systeme

Die Marguerite Bay bildet den Ubergang zwischen dem subpolaren Glazialregime im nordli-
chen Teil der Westkiste der Antarktischen Halbinsel und dem polaren Glazialregime weiter
im Suden der Westantaktis (KENNEDY UND ANDERSON 1989). Dadurch erhélt die Marguerite
Bay Eis aus verschiedenen glaziologischen Einheiten (NICHOLS 1948). Eisschelfe (Wordie-
Eisschelf und King-George-VI-Eisschelf) dominieren im Siden der Bucht, wéhrend
AuslaRgletscher der Plateauvereisung (z. B. Fleming- , Neny- und Northeast-Gletscher), kurze
Talgletscher mit nur lokalem Einzugsgebiet (z. B. McClary und Todd-Gletscher) und
Saumgletscher (englisch: fringing glaciers, z. B. bei Cape Calmette) den Norden der Bucht
bestimmen. Palmer Land tragt die nordlichste groRe Inlandeisdecke der Antarktis. Nach Osten
stromt das Eis dem Larsen-Eischelf zu, wahrend die nordwestlichen Auslal3gletscher das
King-George-VI-Eisschelf und das Wordie-Eisschelf erndhren (KENNEDY 1988). REYNOLDS
(1988) nennt 6 grofle AuslaBgletscher, die in das Wordie-Eisschelf minden. Vor der
Auflésung des Wordie-Eisschelfes nahm die Machtigkeit des Eisschelfes von ca. 400 m an
der Aufsetzlinie im Bereich der Miindungen der AuslaBgletscher auf ca. 150 m an der
Schelfeiskante ab. Neben dem Kalben von Eisbergen gelangt Sifwasser auch durch
Schmelzprozesse an den Schelfeisunterseiten und an den orographisch tief liegenden
Gletscher- und Schelfeisoberflachen in die Marguerite Bay. Die Schmelzrate an der Unterseite
des King-George-VI-Eisschelfes zeigt Variationen zwischen 1 und 8 m pro Jahr. Im Mittel
belduft sie sich auf ca. 2 m pro Jahr (BisHopr 1988). Die Akkumulationsrate des gesamten
King-George-VI-Eisschelfes an der Schelfeisoberseite liegt im Mittel etwas Gber 200 mm
Wasseraquivalent. Bei Jahresmitteltemperaturen zwischen -6°C und -8°C bilden sich im
Sommer ausgedehnte Schmelzwasserseen an der Schelfeisoberflache von Wordie - und King-
George-VI-Eisschelf und die oberflachliche Massenbilanz schwankt um Null am nérdlichen
Rand des King-George-VI-Eisschelf und am Wordie-Eisschelf (REyNoLDs 1988, REYNOLDS
1983). An der Oberseite des King-George-VI-Eisschelf nehmen die Schmelzwasserseen im
Sommer eine Flache von 4.500 km? ein. Die beim Wiedergefrieren von Perkolationswasser
zugefiihrte Wérme erhoht die Eistemperatur in 10 m Tiefe um 2 K verglichen mit dem
Jahresmittel der Lufttemperatur der bodennahen Luft ber dem Eis (REyNOLDS 1981).

CRABTREE (1981) ermittelt das Langsprofil von fiinf Auslagletschern im nérdlichen Palmer
Land, von denen zwei dem Larsen-Eisschelf und drei dem King-George-VI-Eisschelf
zuflieBen. Die Eisméachtigkeiten liegen im Mittel zwischen 500 m und 1000 m, wobei die
Gletscher im L&ngsprofil in einzelne tiefere Becken gegliedert sind, die mit Engstellen im
Querprofil verknipft sind. Die Eismachtigkeit in einzelnen Becken erreicht bis zu 2000 m.
Fur die FlieBgeschwindigkeiten am Fleming-Gletscher, der am gleichen Plateauabschnitt wie
der Neny-Gletscher ansetzt, jedoch nach Osten abflief3t, ergeben sich Werte zwischen 150 m
und 200 m pro Jahr. Aus Untersuchungen mit Radioecholot bestimmt DOAKE (1975) den
Anteil basalen Gleitens auf ca. 60 m pro Jahr. Bei einer Gletscherméchtigkeit von ca. 1000 m
und einer Eistemperatur in 10 m Tiefe von -12.6°C geht er davon aus, daB der Gletscher an
seiner Unterseite sich am Druckschmelzpunkt befindet. Dies gibt einen Hinweis auf die
Verhaltnisse am Northeast-Gletscher, der bei einer Jahresmitteltemperatur von -6°C und
geschéatzten 500 m Eismachtigkeit ebenfalls am Druckschmelpunkt sein mifte. Daraus ist zu
schlielen, dal? ein Teil der FlieBgeschwindigkeit des Northeast-Gletschers auf basales Gleiten
zurlickzufuhren ist.
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6.2.2 Vereisungsgeschichte
6.2.2.1 Kurzer Uberblick tiber die Vereisungsgeschichte

Das Prinzip der Veranderung des antarktischen glazialen Regimes zwischen Warm- und
Kaltzeiten erklart CHINN (1996) schllssig: In der Kaltzeit dehnen sich randliche Eisschelfe
aufgrund des niedrigeren Meeresspiegels und erhohter lokaler Akkumulation aus. Gleichzeitig
dinnt die Inlandvereisung aus, da der Nachschub durch Schneeniederschlag verringert ist.
Beim Ubergang zum Interglazial nimmt der Niederschlag im Inneren des Kontinentes zu, das
Inlandeis wird mé&chtiger, wahrend der Meeresspiegelanstieg und die htheren Temperaturen
zur Zurtickbildung der randlichen Eisschelfe und AuslaRgletscher fiihren (SCHLUCHTER 1988).
Diese Zusammenhang flhrt zu hoheren Gradienten von Niederschlag und Temperatur
zwischen den Randbereichen der Antarktis und dem Inneren des Kontinentes im Interglazial.
Daraus folgt auch, daB im Interglazial h6here FlieBgeschwindigkeiten in den AuslaRgletschern
zu erwarten sind. HoLLIN (1962) weist darauf hin, dal3 sich alle grofReren Vereisungen am
Rande der Antarktis auf Meeresspiegelschwankungen zuruckfuhren lassen, und die groRRen
Schwankungen der Ausdehnung der antarktischen Vereisung im Pleistozén starker von
Meeresspiegelschwankungen als von Klimaschwankungen bestimmt wurden. Eine detaillierte
Ubersicht und Modellierung der Entwicklung des Eisschildes in der Westantarktis seit dem
Maximum der Wirmkaltzeit findet sich in Kapitel 6 und 7 von DENTON UND HUGHES (1981).
Ihre Rekonstruktion des Eispanzers ergibt, dal der Bereich der Marguerite Bay von der 1500
m Isolinie der Eismé&chtigkeit gequert wurde. In Abb. 6.6 ist die Hohe der Eisoberflache abge-
bildet. Zahlt man zur 1000m Isohypse, welche die Marguerite Bay quert, eine Eismachtigkeit
von ca. 500 m unter dem Meeresspiegel hinzu, so ergibt sich wiederum die Eismé&chtigkeit
von ca. 1500 m.

6.2.2.2 Geomorphologisch-glaziologische Befunde tber die Vereisungsgeschichte

NICcHOLS (1960, S. 1428f) beschreibt eine Verebnungsflache auf ca. 500 m N.N. bei Red Rock
Ridge, auf der sich Erratiker von bis zu 4 m Durchmesser finden. Ahnliche Verebnungen
lassen sich bei ca. 430 m N.N. am Roman Four Promontory (Abb. 6.7) und an der
Nordostflanke von Millerand Island (Abb. 6.5) bei ca. 200 m N.N. erkennen. Zur Bergseite
hin laufen diese Verebnungen mit zunehmender Steilheit gegen die Felswande aus. Auch auf
den Terra Firma Islands ca. 27 km westlich der heutigen Kiistenlinie bei 68°45” Siid erkennt
NICHOLs (1948, 1960) Verebnungsflachen bei 100 m N.N mit Erratikern eines Gesteinstyps,
der von Westen herantransportiert worden sein muf3. Folgt man Nichols Argumentation, so
mussen die Verebnungsflachen glazialen Ursprungs gewesen sein. Die alternative Erkl&rung
dieser Verebnungen als Rumpfflachenreste wird bei WYETH (1977) diskutiert. Da die
Heraushebung dieser fluvial gepragten Rumpfflachen jedoch mit der beginnenden
Vergletscherung zeitlich korreliert, wéren solche Flachenreste sicherlich glazial Gberformt
(WYETH 1977). Gletscherschrammen lassen sich im Anstehenden sowohl auf den kleinen
Inseln in der Marguerite Bay als auch auf den hochliegenden Verebnungsflachen finden.
NicHOLS (1948) beschreibt sie als gleichmalig angeordnet und schliet, dal sie auf ein
Inlandeis und nicht auf lokale Eiskappen zurlckzufiihren sind. Er folgert aus den referierten
Belegen, dal? im Bereich der Marguerite Bay bei Stonington ein Eisschild von mehr als 1000
m Dicke Uber dem heutigen Meeresspiegel gelegen haben muR.
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Abb. 6.6:

Rekonstruktion der Hohe der Eisoberflache zum Maximalstand in der Wirmkaltzeit. Die
Isolinien besitzen ein Aquidistanz von 500 m. Die maximale Ausdehnung ist mit
gestrichelter Linie eingezeichnet. Die Lage heutiger Eisstrome ist gepunktet eingetragen.
Heutige Nunataks sind als schwarze Flachen dargestellt. Die Buchstaben weisen auf die
heutige Aufsetzlinie einzelner Eisschelfe hin (verédndert aus: DENTON UND HUGHES
1981)
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FLEMING (1940) weist auf die Saumgletscher (engl: ‘fringing glaciers’) hin, welche er als Re-
likte eines Eisschelfes deutet, welches ehemals die ganze Marguerite Bay ausgefillt hat. Die
Saumgletscher bilden einen Saum am Ful’ der Bergflanken. Die Hohe des Eiskliffs Uber dem
Meeresspiegel von 20 bis 50 m ist unverh&ltnismaRig groR im Vergleich zu ihrer Kiirze von
lediglich einigen Zehnermetern bis zu wenigen hundert Metern in Richtung der Flierichtung.
Der Gletscher an den Stidwestseiten von Cape Calmette (Abb. 6.8) und von Millerand Island
bieten ein gute Beispiele fur solche Saumgletscher. Die Saumgletscher ruhen auf einer Art
von Strandplattform, wobei keine Klarheit iber die Bildung dieser Strandplattformen herrscht
(FLEMING 1940). WYETH (1977, S. 55) nimmt an, da3 diese ‘Strandflaten’ durch glaziale
Erosion am Rande eines ausgedehnten Eisschelfes entstanden sind. Unter den gegenwartigen
klimatischen Bedingungen lagen die Saumgletscher mit mittleren Héhen von maximal 100 m
N.N. zu tief, als daB die Akkumulation eines so méachtigen Eispaktes vorstellbar wére
(FLEMING ET AL. 1938, 1940). Sie werden von ihnen deshalb als Relikte des Marguerite Bay-
Eisschelfes angesehen.

Auch Wordie-Eisschelf und King-George-VI-Eisschelf werden von FLEMING (1940) als
Uberreste dieses machtigen Eisschelfes angesehen. Andererseits zeigen Sugden und
CLAPPERTON (1980) anhand von C-14-datierten Muscheln in Morénen im King-George-VI-
Sund, dal? dieser Sund 8.000 Jahre vor heute zur Zeit des Klimaoptimums eisfrei gewesen sein
mul} und sich das Eisschelf erst spéter wieder ausgebildet hat. Es ist unwahrscheinlich, daf3
die Saumgletscher in der nordlichen Marguerite Bay diese warme Periode als kaltzeitliche Re-
likte Gberstanden haben sollten, zumal der Meeresspiegel um etliche Meter héher gelegen hat,
wie die weiter unten diskutierten Strandterrassen belegen. Eher scheint ihre rezente
Neubildung mit lokalklimatologischen Faktoren wie Sidexposition und Leelage erklarbar.
Nordexponierte Kustenabschnitten, wie z. B. an der Nordkuste von Millerand Island, Cape
Calmette und Neny Island weisen keine solchen Saumgletscher auf.

Abb. 6.7:  Blick auf die Nordflanke der Roman Four Promontory. Man beachte die Felsterrasse in
ca. 430 m N.N. Am HangfuB ist die Seitenmoréne des Centurion-Gletschers und ein Teil
des Eiskliffs dieses Gletschers zu sehen (Bild: C. Schneider, Januar 1995).
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HoskINS (1963) weist darauf hin, daB eisfreie Kistenabschnitte, in der Grolie, wie sie in der
Marguerite Bay zu finden sind, erst wieder 480 km weiter nordlich bei Tabarin Island auf-
treten. Er fuhrt das relativ kontinentale Klima in der Marguerite Bay mit hoher Sonnenschein-
dauer und die glinstige nordwaértige Exposition einiger Kistenabschnitte als Grunde hierfur
an. Die eisfreien Kistenabschnitte weisen Strandterrassen auf (HOSKINS 1963). FLEMING
(1940, S. 97) beschreibt Serien von bis zu 12 Strandterrassen, die bis in eine Hohe von 26 m
reichen. NicHoLs (1960, S 1436) prasentiert eine Tabelle mit Uber 21 Strandterrassen in der
Marguerite Bay, die Hohen zwischen 4 und 37 m N.N. aufweisen. Die Terrassen an den
Nordseiten von Millerand Island und Cape Calmette sind in dieser Tabelle nicht enthalten.
Eine glaziale Uberformung der Strandterrassen hat nicht stattgefunden, was ihre holozine
Bildung belegt (NicHoLs 1947b). Die Strandterrassen zeigen einen um bis zu mehrere
Zehnermeter héheren Meeresspiegel wéhrend des Klimaoptimums im Holozdn an. WYETH

Abb. 6.8:  Blick nach Nordwesten entlang des Eiskliffs des McClary-Gletschers. Das Meer ist mit
einjahrigem Meereis bedeckt. Unter den Stdwesthangen von Cape Calmette ist ein
Saumgletscher ‘fringing glacier’ ausgebildet. (Bild: C. Schneider, Januar 1995).
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(1977) weist darauf hin, dal} nach der letzten Kaltzeit ein Teil des isostatischen Aufstiegs der
Region durch eustatischen Meeresspiegelanstieg ausgeglichen wurde. Die hochliegenden
Strandterassen belegen, dal3 erst der eustatische Anstieg Gberwogen haben, bevor dieser vom
isostatischen Anstieg berkompensiert wurde.

6.2.2.3 Erkenntnisse zur Vereisungsgeschichte aus Sedimentkernen und Model-
lierungen

Aus Sedimentkernen und seismischen Untersuchungen in der Marguerite Bay leiten KENNEDY
UND ANDERSON (1989) ab, dal? die gesamte Marguerite Bay zum Maximum der Wirmkaltzeit
vor 18.000 Jahren mit Eis erfullt war. Da es sich, wie aus den Sedimenten hervorgeht, nicht
um ein Eisschelf handelte, muR der Eispanzer ein Dicke von mindestens 1.500 m gehabt
haben. Diese Eisdecke war mindestens teilweise am Druckschmelzpunkt, was aus dem Muster
und der Art von glazialer Erosion und Grundmoranenablagerungen im Sidwesten der
Marguerite Bay am heutigen Meeresboden hervorgeht (KENNEDY 1988). Die FlieRlinien, wie
sie sich aus den Trogen im Untergrund der Marguerite Bay ergeben, sind in Abbildung 6.9
durch Pfeile markiert. Ein kleiner Eisstrom folgt dabei dem Einschnitt des heutigen Northeast-
Gletschers, bevor er sich mit dem Neny-Fjord Eisstrom sudwestlich von Millerand Island
vereinigt. Die westnordwestliche Richtung des Troges des Northeast-Gletschers, die der
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Abb. 6.9:  Rekonstruktion der dominanten FlieRrichtungen der Inlandvereisung tber der Marguerite
Bay vor ca. 18.000 Jahren. Die Haupteismasse folgte dem King-George-VI Trog (GT).
Weitere wichtige Troge sind der Adelaide Trog (AT) im Norden der Bucht und der Neny
Trog. Dem Neny Trog floRR Eis zu, welches ungefahr dem heutigen Verlauf von McClary
und Northeast-Gletscher folgte (aus: KENNEDY 1988)
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Richtung ‘Tulla Fracture Zone’ entspricht, 148t sich in der Tiefenlinienkarte bei KENNEDY
UND ANDERSON (1989) erkennen. Vor Millerand Island knickt der Trog rechtwinklig nach
Sudsldost ab und vereinigt sich mit der Fortsetzung des Neny-Fjordes.

POPE UND ANDERSON (1992) erschlielen aus einem dichten Netz von Sedimentkernen und
seismischen Profilen die Aufsetzlinie im ndérdlichen Teil des Marguerite Bay-Eisschelfes zum
Maximum der letzten Kaltzeit (Abb. 6.10). Die Bucht selbst und der innere Schelfbereich
waren mit gegrindetem Eis erfillt, wéhrend Uber dem mittleren und &uReren Schelf ein
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Abb. 6.10:

Rekonstruktion der Aufsetzlinie des nordlichen Teiles des Marguerite-Bay-Eisschelfes
zum Zeitpunkt der maximalen Vereisung am Ende der Wiirmkaltzeit. Der nordnord-
westliche Verlauf des King-George-VI-Troges Uber das Kontinentalschelf der Marguerite
Bay ist an den Tiefenlinien gut zu erkennen (aus: POPE UND ANDERSON 1992).
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schwimmender Eisschelf ausgebildet war. Zum gleichen Ergebnis kommen PAYNE ET AL.
(1989) mittels eines raumzeitlichen Modells der Vereisung von Palmer Land wahrend der
letzten Kaltzeit. Das Zentrum des Inlandeises lag im sudlichen King-George-VI-Sund mit
Eisdicken von Uber 2.500 m. Die Eisausdehnung in der Marguerite Bay erreicht im Modell
allerdings nicht die Ausdehnung, wie sie aus den Ergebnissen der Sedimentbohrkerne von
KENNEDY UND ANDERSON (1989) und POPE UND ANDERSON (1992) ersichtlich wird. Larter
und Barker (1989) weisen an Hand seismischer Profile nach, da im Bereich von Anvers
Island die Aufsetzlinie wahrend des Maximums der Wurmkaltzeit bis zur Schelfeiskante
vorgeruckt war. Allerdings ist der Kontinentschelf im Bereich der Marguerite Bay doppelt so
breit wie bei Anvers Island. CLAPPERTON UND SUGDEN (1982) belegen, daR ein unabhéangiger
Eisdom Uber Alexander Island im Wirmglazial existierte, dessen ostseitig abstromendes Eis
sich mit Eis, welches sich von Palmer Land nach West und Nordwest bewegte, im Bereich des
King-George-VI-Sund vereinigte.

Zwischen 12.000 und 10.000 Jahren vor heute bildete sich aus der Eisdecke ein Eisschelf aus,
dessen Kante im Zuge der Klimaerwarmung zurlckverlegt wurde. Zuerst wurden die
nordlichen Teile der Marguerite Bay eisfrei. Im noérdlichen Teil der duReren Bucht setzte ab
12.500 vor heute marine Sedimentation ein, was den Rickzug des Eisschelfes aus diesem
Raum belegt (PoPE UND ANDERSON 1992). Flache Bereiche mit heutigen Meerestiefen von
unter 100 m bildeten Ankniupfungspunkte zur Verankerung des Eisschelfes (KENNEDY UND
ANDERSON 1989).

KENNEDY (1988) bestatigt den Befund von CLAPPERTON UND SUGDEN (1982) nicht, daf3
zwischen 6.000 und 8.000 Jahren vor heute kein Eisschelf im King-George-VI-Sund
vorhanden gewesen sei. Er schlieit aus 73 Sedimentkernen der Marguerite Bay auf einen
allmahlichen Riickzug des Schelfeises wéhrend der letzten 8000 Jahre. Dabei erfillte
dauerhaftes Packeis weiterhin die Marguerite Bay, wobei der nérdlichere Teil seit ca. 10.000
Jahren meist wahrend des Sommers eisfrei war, wéhrend der stdwestliche Teil vermutlich
noch bis vor 1.000 Jahren mit permanentem Packeis erflllt war (KENNEDY & ANDERSON
1989). PUDSEY ET AL. (1994) weisen darauf hin, dal die Eisdecke auf dem Schelf extrem
sensitiv auf eustatische Meeresspiegelschwankungen reagiert haben muf3. Da das Relikteis mit
Ausnahme der Eisschelfe im King-George-VI-Sund und in der Wordie Bucht heute
grofRtenteils Uber dem Meeresspiegel gegrindet ist, fallt dieser Effekt weg (PAYNE ET AL.
1989). Die glaziologischen Verénderungen werden also heute starker durch atmosphérische
Veranderungen gesteuert.
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6.3. Meereisbedeckung

SCHWERDTFEGER (1975) erachtet die Marguerite Bay als idealen Ort zur Beobachtung der Va-
riabilitat der Meereisbedeckung an der Westseite der Antarktischen Halbinsel, da die
nordliche Packeisgrenze im Sommer im Westen bzw. Sudwesten nie sehr weit entfernt von
der Marguerite Bay liegt.

Die Marguerite Bay ist 8 bis 9 Monate im Jahr, und zwar in der Regel von Ende April bis
Januar, von Meereis bedeckt (SCHWERDTFEGER 1975). Die Dicke des einjahrigen Eises er-
reicht 1.5 m. Ungefahr alle 5 bis 6 Jahre bricht das Meereis aufgrund eines besonders kalten
Winters oder fehlender ablandiger Winde im Sommer nicht auf. Quasi permanentes Packeis
erfullt die Marguerite Bay im sudlichen Bereich siidlich einer gedachten Linie von der Nord-
spitze Alexander Islands zum Nordende des Wordie-Eisschelfes. Stdlich von Adelaide Island
befindet sich im Nordwesten der Bucht der Teil, der gewohnlich als erster im Sommer eisfrei
wird (KENNEDY UND ANDERSON 1989).

HEAP (1964) listet 23 Sommern zwischen 1908 und 1962 auf, in denen Schiffe versuchten die
Marguerite Bay zu befahren. Nur 15 dieser Versuche waren von Erfolg gekront.
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7 GELANDEARBEITEN
7.1 Zeitraum und Feldarbeiten im Uberblick

In der Sommersaison 1993/94 wurde von H. GoBmann, S. Meisner und S. Wunderle eine erste
Geldndekampagne des Instituts fiir Physische Geographie (IPG) der Universitat Freiburg auf
dem Northeast- und dem McClary-Gletscher durchgefiihrt (WUNDERLE 1996). Die
Feldkampagne im Sommer 1994/95 des IPG mit den Teilnehmern M. Braun, S. Meisner, F.
Rau, C. Schneider und F. Weber konnte an die im Jahr zuvor geleisteten Arbeiten ankniipfen.
Im Sommer 1993/94 war im Ubergangsbereich der beiden Gletscher ein Gelandeauschnitt von
ca. 640 m-450 m GrolRe mit Ablationsstangen versehen worden, der im Folgenden als
‘Melfeld” bezeichnet wird. AuBlerdem wurden zwei Reihen von Ablationsstangen und
Winkelreflektoren auf Northeast- und McClary-Gletscher ausgebracht. Die Lage aller
Ablationsstangen war im Sommer 1993/94 mit Theodolit vermessen worden.

Die Gelandephase im Sommer 1994/95 dauerte vom 9.12.94 bis zum 25.02.1995. Als Basis
diente die argentinische Forschungsstation ‘General San Martin’, deren Besatzung die
Arbeiten auf dem Gletscher unterstiitzte. Das Zeltlager (‘Campamento’) fiir die Feldarbeiten
wurde auf dem Gletscher in der Néhe des Punktes Al (Abb. 13.1 im Anhang) aufgeschlagen.
Folgende Geléndearbeiten wurden in den 11 Wochen der Kampagne durchgefihrt:

e Nach dem Aufbau der AWS wurden bis zum Ende der Kampagne im Abstand von wenigen
Tagen - je nach Wetterbedingungen - alle 3 AWS gewartet und die Mel3daten gesichert.

e Dabei wurden jeweils Schneeschachte gegraben, so daB flr die drei Standorte der AWS
eine Zeitreihe von Schneeschachtaufnahmen entstand. Zusétzlich wurden - zeitgleich mit
der Aquisition von ERS-1-Szenen entlang von Transekten auf beiden Gletschern Schnee-
schéchte aufgenommen.

e Inder Zeit vom 25.12.94 bis zum 10.01.95 wurden die Winkelreflektoren der Sommerkam-
pagne 1993/94 gesucht und aus der Schneedecke bzw. aus Déachern von Gletscherspalten
geborgen und wieder aufgebaut. Zusatzliche neue Winkelreflektoren wurden so aufgebaut,
daB die Punkte der AWS jeweils paarweise mit Reflektoren - ausgerichtet auf absteigenden
und auf aufsteigenden Orbit des ERS-1 - versehen waren.

e Ungefahr alle vier Wochen wurden die Ablationsstangen im Meffeld und entlang der
beiden Transekte abgelesen.

e Im Januar und Februar 1995 wurde die in der Sommerkampagne 1993/94 aufgestellte
Reihe von Ablationsstangen erneut mit Theodolit vermessen.

o Ablationsstangen, sowie weitere Punkte wurden mit differentiellem GPS eingemessen. Als
Referenzstation diente der trigonometrische Punkt der Station San Martin auf Barry Island.

e Zum Ende der Kampagne konnte durch Mitglieder der Kampagne der Platz fiir eine
Schutzhitte am westlichen Gratkopf der Butson Ridge, dem Schauinsland, vorbereitet
werden. Der Huttenkontainer wurde im Februar 1995 per Helikopter dorthin gebracht und
verankert, so daB flr weitere Feldkampagnen komfortablere logistische Voraussetzungen
bestehen.
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Abb.7.1:  AWS am McClary-Gletscher (Bild C. Schneider Dezember 1994).

7.2 Meteorologische Messungen mit AWS

Drei AWS (Abb. 7.1) wurden auf den beiden Gletschern in unterschiedlicher Hohenlage
aufgebaut. Die erste Station (ANT-IIl) wurde beim zentralen MefRfeld der Kampagne 1993/94
beim Punkt Al in 120 m N.N. errichtet. Auf den McClary-Gletscher wurde ungeféahr in
Gletschermitte auf 540 m N.N. die zweite Station (ANT-II) gesetzt. Am Northeast-Gletscher
wurde die dritte Station (ANT-1) bei 310 m N.N. aufgebaut. Diese drei Orte sind in Abbildung
13.1 mit Dreiecken markiert. Die Mel3zeitrdume der drei AWS sind in Tabelle 7.1 aufgefiihrt.
Alle drei Stationen wurden von der Firma Campbell Scientific LTD geliefert. Die Dreibeine
wurden so im Schnee verankert, daR der Mast bis in ungefdhr 3 m Hohe Uber die
Schneeoberflache reichte. Die Stromversorgung wurde durch Solarpanels mit 10 Watt
Leistung gewéhrleiset. Die Datenaufzeichnung erfolgte uber Datalogger des Typs 21-XL. Zur
Erfassung der Daten tiber mehrere Tage wurden externe, auswechselbare Speichermodule des
Typs SM 192 in die Geh&use der Datalogger integriert. Alle Daten wurden als Mittelwerte aus
Messungen Uber jeweils 10 Minuten abgespeichert. Aus diesen Rohdaten wurden direkt im
tragbaren Computer nach dem Auslesen der Speichermodule Stunden- und Tagesmittel
berechnet.

Die Instrumentierung der drei Stationen ergibt sich aus Tabelle 7.2. Im Unterschied zu den

Station Zeitraum

ANT-IIl (Campamento) am Punkt A1 |18.12.94 - 19.02.95
ANT-II (McClary) 19.12.94 - 14.02.95
ANT-I (Northeast) 20.12.94 - 06.02.95

Tab. 7.1:  MeRzeitrdume der AWS auf Northeast- und McClary-Gletscher wéhrend der
Sommerkampagne 1994/95.
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beiden anderen Stationen wurde ANT-IIl nicht nur mit drei sondern mit sechs
Temperaturfihlern zur Bestimmung der vertikalen Differenzierung der Schneetemperatur
ausgestattet. AuRerdem wurde ein Radiometer vom Typ KT-15 der Firma Heitronics zur
Bestimmung der Oberflachentemperatur der Schneedecke an der Station ANT-III angebracht.
Dieses Gerat konnte allerdings wegen Schwierigkeiten durch Wassereinbruch in das Gehéuse
und wegen Problemen bei der Stromversorgung nicht Gber langere Zeit eingesetzt werden.

Die in Tab. 7.2 angegebenen Fehlergrenzen der einzelnen Instrumente sind Herstellerangaben.
Zwei der drei Stationen waren fabrikneu. Allerdings mussen zu den Instrumentenfehlern wei-
tere Fehler hinzugerechnet werden, die auf die Aufstellung und die Umweltbedingungen zu-
rickzufiihren sind. Dies wird im folgenden ausgefihrt.

7.2.1

Die Messung der Lufttemperatur erfolgte in unbelifteten Stahlungsschutzgeh&usen (Abb. 7.2).
Diese Gehéduse weisen bei geringen Windgeschwindigkeiten eine erhebliche Aufheizung
durch Einstrahlung auf. Auflerdem bendtigt der Austausch des Luftvolumens Zeit, so dal? die
Aufzeichnungen des MeRinstrumentes den Variationen der Lufttemperatur nacheilen
(ANDERSSON UND MATTISSON 1991). Der Fehler durch mangelnde Ventilation des Strahlungs-
schutzgehduses kann bei hoher kurzwelliger Einstrahlung, wie sie Uber Schneeflachen oft
gemessen wird, mehrere Kelvin betragen (Abb. 7.3). Ausgehend von den in Abb. 7.2
dargestellten Kurven wurde eine Anpassung der Lufttemperatur in Abhéngigkeit von
kurzwelliger Einstrahlung und Windgeschwindikeit durchgefuhrt. Mit der Gleichung

AT=a -K.e""* (7.1)

konnte gute Ubereinstimmung mit der von der Fa. Young fiir Strahlungsschutzgehéuse dieser
Bauart angegebenen Korrektur erzielt werden.

Lufttemperatur

Meteorologische Variable

Instrument

Angegebene Genauigkeit

Windrichtung Windfahne ‘W200 P’ +2°
Windgeschwindigkeit Schalenanemometer ‘A100R’ 1%+ 0.1 m/s
Lufttemperatur Thermistor im kombinierten Tem- [ < 0.1 K
peratur-Feuchte-Sensor der Fa.
Vaisala (‘(HMP-35-AC’)
Luftfeuchte Kondensator im kombinierten | £ 3%

Temperatur-Feuchte-Sensor der
Fa. Vaisala (‘(HMP-35-AC’)

Kurzwellige Strahlung

Silicon-Photozelle des

‘SP1110°

Typs

+ 5%

Strahlungsbilanz

‘Q-7’ bzw. ‘Q-6’ Net-Radiometer

<5% bei Windstille. Unter
Beriicksichtigung der Wind-
geschwindigkeit: + 10%.

Schneetemperatur Thermistor ‘107 Temperature | < 0.1K
Probe’
Tab. 7.2:  Instrumentierung der AWS
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Durch die Anpassung der Funktion (7.1) an die Korrekturwerte konnten die Konstanten der
Funktion bestimmt werden. Die in der Formel verwendeten Variablen bezeichnen

AT Differenz zwischen gemessener und wirklicher Lufttemperatur, [K]
a 0.0118, Konstante, [K-m%W]

K ; kurzwellige Einstrahlung, [W/m?’]

b -4.02, Konstante, [s/m]

u : Windgeschwindigkeit in 2 m Hohe, [m/s]

c : 0.33, Konstante.

Fur Windgeschwindigkeiten unter 3 m/s wird der strahlungsbedingte Fehler nach der
Korrektur auf <0.3 K veranschlagt. Fir hohere Windgeschwindigkeiten wird er
vernachlassigbar und (Uberschreitet die Toleranz, die der Hersteller des HMP-35-
Temperaturfuhlers angibt nur unwesentlich. Bei 3.5 m/s Windgeschwindigkeit und einer
Einstrahlung von 600 W/m? ergibt sich nur noch eine Abweichung von 0.18 K. Fiir

SHIELD TIME CONSTANT (FOR 63% RESPONSE
TO STEP CHANGE IN TEMPERATURE) -

8 |

AT 0.4 m/s VENTILATION RATE — 3.6 MINUTES
\ AT 3.0 m/s VENTILATION RATE - 0.6 MINUTES

SUN ANGLE 90° — DIRECTLY OVERHEAD

RADIATION INTENSITY 1080 W/m 2 .
AND [

\& LOW SUN ANGLES — 10" = 20° ABOVE HORIZC'. |
3 i

RADIATION INTENSITY 760-980 W/m 2

MAXIMUM SOLAR HEATING - C*

SUN ANGLE APPROX. 70° ABOVE HORIZON
/ RADIATION INTENSITY 1080 W/m 2

N

WIND SPEED m/s (VENTILATION RATE)

Abb. 7.2:  Abweichung zwischen der Lufttemperatur der freien Atmosphére und der Lufttemperatur
im Inneren des Strahlungsschutzgehéduses bei verschiedenen Einstrahlungsbedingungen
in Abhéngigkeit der Windgeschwindigkeit (aus: Produktinformation der Fa. Young zum
Strahlungsschutzgehduse ‘Model 41002° 1987).
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Windgeschwindigkeiten tber 3.5 m/s wurde die Korrektur deshalb vernachlassigt.

7.2.2 Luftfeuchte

Die Umrechnung von relativer auf absolute Feuchte darf nicht mit den strahlungskorrigierten
Lufttemperaturen erfolgen, sondern mu3 mit den Originaldaten der Lufttemperatur vorge-
nommen werden, da sich die gemessene relative Feuchte im Strahlungsschutzgehéduse sich auf
die tatsachlich gemessenen Lufttemperatur im Gehduse bezieht. Die Herstellerangabe des
Fehlers von 3% erscheint bei Vergleichsmessungen mehrerer Instrumente als sehr
optimistisch. Bei hohen Feuchtegehalten zwischen 80% und 100% muf} mit einem Fehler von
+5% gerechnet werden.

7.2.3  Strahlungsmessungen

Die Messungen sowohl der Strahlungsbilanz als auch der kurzwelligen Strahlungsflisse
unterliegen neben den gerateinternen Fehlern weiteren Einflissen: Niederschlag in fester oder
flussiger Form kann die Sensorhauben bedecken, was zu betrachtlichen Fehlern fiihrt. Da die
Stationen nicht taglich gewartet werden konnten, ist davonauszugehen, dal solche Ereignisse
fur bestimmte Zeitrdume die Messungen der Strahlungsfliisse mit hohen Fehlern belasten. Die
Herstellerangabe von maximal 10% Fehler wird in diesen Zeitrdumen sicherlich Gberschritten.
Da diese Zeitrdume nicht genau genug eingegrenzt werden kénnen und es zudem keine Kor-
rekturmdglichkeit gibt, muf? diese Fehlerquelle in den Daten hingenommen werden. Der
relative Fehler der Strahlungsbilanzmessung gemittelt ber Zeitrdume von mehreren Tagen
wird deshalb mit 15% veranschlagt. Dieser Schéatzwert des maximalen Fehlers ber langere
Zeitrdume hat lediglich den Charakter einer Wahrscheinlichkeit, da keine unabhangigen und
verlaBlichen Vergleichsmessungen durchgefiihrt werden konnten. Der relative Fehler der
Daten auf Stundenbasis kann im Einzelfall aber wesentlich héher ausfallen. Die Messung der
kurzwelligen Ausstrahlung wird bei der hohen Albedo durch spiegelnde Reflexion an der
Schneeoberflache Uberschéatzt. Vor allem bei Sonnenaufgang und bei Sonnenuntergang
werden haufig Werte der Albedo von ber 1.0 berechnet.
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Abb. 7.3:  Topographie des Ubergangs von McClary und Northeast-Gletscher mit den Orten der
Ablationsstangen bzw. Schneeschachterhebungen und der Standorte der AWS (A1, Ant-I
und Ant-11). Die Einheiten an den Achsen sind in Kilometern. Die 0-Marke auf der X-
Achse bezeichnet 67° West.

7.3 Erhebungen an Schneeschéchten

Wahrend der MelRkampagne wurden insgesamt 40 Schneeschachte gegraben und dokumen-
tiert. Um die zeitliche Veranderung der Schneedecke im Sommer zu erfassen, wurden an den
MeRpunkten der AWS regelmélRig Schneeschédchte erfalst. AuBerdem wurden entlang von
Transekten zusatzliche Schneeschachte aufgenommen, um die radumliche Differenzierung zu
erfassen (Abb. 7.3). In allen Schneeschdachten wurden detailliert alle Schichten erfa3t und
Temperatur, Kiristallart, KristallgroRe, Feuchte und Hérte der Schicht notiert. AuRerdem
wurde die Dichte in Abstdnden von 40 cm bis 50 cm bestimmt. Graphische Darstellungen der
Schneeschdchte sind im Anhang (Abb. 13.3) abgedruckt.

e Die Kilassifikation der Schneeschichten erfolgte nach den Richtlinien der International
Commission of Snow and Ice of the International Association of Scientific Hydrology
(COoLBECK ET AL., CoLBECK 1986) vorgenommen. Die Kiristallart wurde visuell in die
Klassen Neusschnee, gerundete Kdrner ohne Schmelzen, gerundete Koérner mit Schmelzen,
Korner mit Facetten, Oberflachenreif und Tiefenreif eingeteilt. Die letzten drei der
genannten Kiristallarten konnten nur angetroffen werden, wenn beim Anlegen des
Schneeschachtes unbeabsichtigt der Hohlraum einer Gletscherspalte erschlossen wurde.
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Die KiristallgroRe wurde durch Vergleich mit einem Gitter mit 1, 2 und 3 Millimeter
Maschenweite visuell ermittelt.

e Die Temperatur wurde mit einer Einstechsonde mit digitaler Anzeige gemessen. Fast alle
Schneeschachte wiesen bis in 2 m Tiefe Temperaturen zwischen 0°C und -0.3°C auf.
Wahrend der gesamten MeRkampagne herrschte weitgehend Isothermie in der oberen
Schneedecke. Die Temperaturprofile wurden deshalb nicht in die Graphiken der
Schneeprofile aufgenommen. Lediglich wahrend kurzer Phasen né&chtlicher Ausklhlung
konnte das Absinken der Schneetemperatur auf Werte unter -1.0°C fur kurze Zeit und
maximal bis in Tiefen von 50 cm beobachtet werden.

e Die Harte wurde mit einer 6-stufigen Einteilung erfafit. Die Stufen reichen von ‘mit der
ganzen Faust durchdringbar’ bis ‘nicht mit der Messerspitze durchdringbar’.

¢ Die Feuchte wurde ebenfalls mit einer 6-stufigen Skala ermitelt. Diese reicht von ‘vollig
trocken’ bis ‘Schneematsch’. Zudem wurden bei einigen der Schneeschichte in zwei Ni-
veaus Messungen mit einer Kondensatorplatte zur Bestimmung der Dielektrizitatskonstante
vorgenommen. Zusammen mit der Messung der Dichte konnte daraus der Fllissigwasserge-
halt ermittelt werden. Dieser schwankte zwischen 0.5% und 5% im MeRzeitraum an den
Punkten der drei AWS. Aufgrund von eindringender Feuchtigkeit erlitt das Gerat eine
Defekt und konnte nachab dem 01.02.1995 nicht mehr eingesetzt werden.

¢ Die Dichte wurde mit einem Stechzylinder mit definiertem Durchmesser bestimmt. Die ab-
gestochene Schneemenge wurde direkt mit einer Federwaage gewogen und aus dem
Gewicht und der Hohe des entnommen Schneezylinders konnte die Dichte bestimmt
werden. Bei einer Unsicherheit von 1 cm bezlglich der Hohe des abgestochenen
Schneezylinders und einer Fehlertoleranz von 0.01 kg bei der Wa&gung ergibt sich ein
Fehler von 10 kg/m?® bei der Bestimmung der Dichte.

7.4 Ablationsstangen

Im Marz 1993 wurden Ablationsstangen im MeRfeld bei San Martin und entlang zweier
Reihen zum Northeast-Gletscher und zum McClary-Gletscher ausgebracht (Abb. 13.1, Abb.
7.3 und Abb. 7.4). Der Abstand der Schneeoberfliche von einer Melmarke, die an den
Stangen in urspringlich 1.5 m Ho6he angebracht wurde, wurde von der
Uberwinterungsmannschaft der Station San Martin ab August 1994 jeden Monat gemessen.
Diese Messungen wurden wahrend der Feldkampagne 1994/95 fortgesetzt. Abb. 13.4a bis
13.4h im Anhang dokumentieren diese Messungen. Die Stangenreihe entlang des McClary
konnte im Winter nicht abgelesen werden. Es wurden nur zwei Ablesungen im Dezember
1994 und im Januar 1995 vorgenommen.

Im Winter 1995 konnte die Ablesung der Ablationsstangen nicht fortgefiihrt werden. Von
August 1996 bis Januar 1997 fanden erneut Ablesungen an den verbliebenen Stangen statt.
Diese Messungen koénnen zur Abschédtzung des Betrages der Ablation im Sommer 1996/97
dienen, da sie den Gang der Schneehthe vom Maximum im Spatwinter 1996 bis zum Ende
des Sommers 1996/97 zeigen. Die aufgetragenen Hohen (Abb. 13.5 im Anhang) zeigen den
Zuwachs der Schneedecke seit Februar 1995 also die Schneedeckenentwicklung tiber 2 volle
Gletscherhaushaltsjahre. Da die Stangen (ber geraume Zeit nicht gewartet wurden und durch
Schmelzprozesse und WindeinfluR in Mitleidenschaft gezogen wurden, ist mit erheblichen
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Abb. 7.4:  Lage und Aufbau des MelRfeldes der Kampagne 1993/94. Die mit Buchstaben versehenen
Punkte wurden mit differentiellem GPS im Sommer 1994/95 erneut vermessen. Die
Achsenskalierung ist in Kilometern. Das Koordinatensystem entspricht Abb. 7.1 und
Abb. 7.4.

Unsicherheiten bei diesen Messungen zu rechnen. Trotzdem kann davon ausgegangen werden,
daB sie im Mittel ein realistisches Bild der raumlichen Entwicklung der Schneedecke in den
unteren Lagen beider Gletscher liefern. Die Daten werden in Kapitel 8 interpretiert.

7.5 Orts- und Geschwindigkeitsbestimmungen
7.5.1  Verschiebung von Winkelreflektoren

Die Verschiebung der Corner Reflektoren an den Punkten Al und Y7 wurde aus den ERS-1
Aufnahmen vom 3. Mdérz 1994 und vom 18. Januar 1995 abgeleitet. Hierfir wurde die
Distanz in Pixeln zwischen 4 PaRpunkten, die in beiden Aufnahmen lokalisierbar waren, und
den Reflektoren ermittelt. Die Standardabweichung zwischen den vier Messungen liegt bei 1
Pixel in x- und 1.4 Pixel in Y-Richtung. Geht man von einem mdoglichen Fehler von 1 Pixel x-
und in y-Richtung jeweils am Passpunkt und am Reflektorpunkt aus, so erhdlt man unter
Bertcksichtigung der Fehlerfortpflanzung und bei einer Pixelgréle von 12.5 m einen
mdoglichen Fehler von 25 m fir die Distanzmessung. Die FlieRgeschwindigkeit ergibt sich als
Differenz zweier Distanzmessungen, was zu einem Fehlerbereich von +35 m fuhrt. Fir Al
erhalt man bei einer Verschiebung von 3.75 Pixeln eine FlieRgeschwindigkeit von 53 m +35
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m umgerechnet auf ein Jahr. Der Punkt Y7 bewegte sich 18.2 Pixel, was 259 m + 35 m pro
Jahr entspricht. Dieser Wert ist wesentlich zu hoch. Der Grund hierfir kénnte die relativ
grolle Steigung an der Gletscheroberflache sein. Durch eine Hohendnderung des Reflektors
bei der Bewegung mit dem Gletscher ergibt sich ndmlich bedingt durch den Einfallswinkel
des Radarimpulses des ERS-1 eine héhenabhénige Verschiebung in horizonzaler Richtung,
die in die Distanzmessung eingeht.

Eine andere Erklarung konnte darin liegen, dal3 der falsche Bildpunkt als Winkelreflektor er-
kannt wurde. Der Grauwert des Winkelreflektors im Bild vom 3 Mérz 1994 ist 1949. Er ist
signifikant hoher wie der Umgebungsmittelwert von 632. Es finden sich jedoch weitere Ein-
zelpunkte im Umkreis von 30 Pixeln mit Grauwerten zwischen 1200 und 1570. Es kann des-
halb nicht ausgeschlossen werden, dal3 es sich bei dem Pixel, welches den vermeintlichen
Winkelreflektor abbildet, tatsachlich um ein auf Radarspeckle zuriickzufiihrendes Artefakt
handelt.

7.5.2  Trigonometrische Vermessung

Wahrend der MelRkampagne 1993/94 wurden die Ablationsstangen entlang der beiden Stan-
genreihen Al bis A17 und Al bis Y7 in gerader Linie auf den Gletschern ausgebracht (Abb.
7.1, Abb. 7.4). Die Abstande zwischen den Stangen wurden durch Winkelmessung mit einem
Theodliten (Fabrikat: T2-74951) der Firma Wild von einem geeigneten Standort am Gipfel
des Schauinslandes vorgenommen. Dieselben Messungen wurden wéhrend der MelRkampagne
1994/95 von Frank Weber wiederholt. Zudem wurde 1994/95 der Polygonzug entlang der
beiden Stangenreihen aufgenommen. Aus beiden Messungen 1aRt sich die Verschiebung aller
Stangen relativ zur Position der Stange Al bestimmen. Aufgrund der lokalen
Wetterbedingungen und der Schwierigkeit der exakten Justierung des Theodoliten im Schnee
mufl} von einem Ablesefehler von 0.5° bei jeder Winkelmessung ausgegangen werden. Bei
einer Entfernung von 4000 m ergibt sich so ein Fehler von ca. 35 m. Da sich die Bestimmung
der Relativbewegung letzlich aus einer Winkelmessung in 1993/94 wund zwel
Winkelmessungen in 1994/95 zusammensetzt, ergibt sich aufgrund der Fehlerfortpflanzung
fur die am weitesten von Al entfernt gelegenen Stangen ein Fehlerbereich von +60 m, wobei
allerdings keine exakte Ableitung ausgehend wvon den trigonometrischen Formeln
vorgenommen wurde, sondern nur die lineare Uberlagerung der Fehler betrachtet wurde. Fiir
Stangen im engeren Melfeld (Abb. 7.4) mit weniger als 500 m Abstand zu Al kann der
Fehler auf weniger als 8 m veranschlagt werden.

Die Bestimmung der Koordinaten der Stange Al und damit der absoluten Lage des MeRnetzes
konnte wéhrend der MeRRkampagne 1993/94 nur mit Hilfe einer GPS Messung vom
Helikopter aus vorgenommen werden. Der absolute Fehler einer einzelnen Messung mit
gewohnlichem GPS kann aber etliche Zehnermeter betragen. Deshalb wurde aufgrund der
trigonometrischen Vermessung keine Berechnung absoluter Fliegeschwindigkeiten zwischen
1994 und 1995 vorgenommen. Die Angaben Uber die Verschiebung einzelner Mef3stangen in
Abb. 7.5 sind deshalb nur relativ zur Position der Stange Al.
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Abb. 7.5:  Versatz in FlieRrichtung relativ zu Al aus trigonometrischen Messungen (Dreiecke) und
absoluter Versatz bestimmt mit differenziellem GPS (Quadrate) fur Stangen entlang der
beiden Linien Al bis A17 (rechts) und Al bis Y7 (links).

7.5.3 Messungen mit differentiellem GPS

Waéhrend der Mel3kampagen 1994/95 wurden ungeféhr 40 Punkte auf den Gletschern und den
begrenzenden Bergflanken mit differentiellem GPS vermessen. Dabei wurden zwei Gerate des
Typs ProMark-V der Firma Magellan eingesetzt. Jede Messung wurde als Ergebnis aus ca.
750 Einzelmessungen mit der gleichen Satellitenkonstellation an beiden Geraten gewonnen.
In Tabelle 7.3 sind die Ergebnisse dieser Messungen dokumentiert. Zusétzlich wurden in diese
Liste die Punkte aufgenommen, welche vom Servicio Hidrografia Naval von Argentinien als
Fixpunkte eingemessen und benutzt wurden. Als Kontrollstelle fur die differentielle Messung
wurde der trigonometrische Vermessungspunkt der Station San Martin mit den Koordinaten
68°07°48.6319”” Siid und 67°06°09.4728” West benutzt.

Ein Punkt am Zeltlager auf dem Gletscher wurde mit differntiellem GPS dreimalig
eingemessen, wobei die absolute Abweichung zwischen den Messungen 0.26 m betrug. Dieser
‘Campamento’ benannte Punkt wurde im weiteren Verlauf der Kampagne als Referenzpunkt
flr die Messungen auf dem Gletscher eingesetzt. Der Hersteller des GPS-Gerétes gibt flr das
eingesetzte MeRverfahren (‘Pseudorange Differential (DIF 3) (MAGELLAN 1994, S. 7ff) einen
Fehlerbereich von 2 m bis 5 m an, so dal} die Angaben in Tabelle 7.3 auf +5 m exakt sind.
Abbildung 7.1 und Abbildung 7.4 zeigen die Lage der Einzelpunkte auf McClary-Gletscher
und Northeast-Gletscher. Die exakt vermessenen Punkte des kleinen Meffeldes sind in ihrer
raumlichen Lage in Abbildung 7.5 eingetragen.

Wiéhrend der MeRkampagne 1996/1997 wurden die Punkte X2,Y1,Y3,Y4, Y5 und Y6 erneut
mit differenziellem GPS eingemessen (RAU UND WEBER 1997, personliche Mitteilung). Diese
Messungen wurden mit den gleichen GPS-Geréten, wie im Jahr zuvor vorgenommen. Da die
GPS Gerite aber zwischenzeitlich mit einer Spezialantenne (‘Sub-Meter-Kit’) ausgeriistet
worden waren, konnte der absolute Fehler auf +1 m verringert werden.
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Name: Datum: Lange (West): Breite (Slid):[HOhe aus Altimeter-
GPS [m]: hohen-[m]

San Martin 0.0.1982 67°06'09,4728" 68°07'48,6319" ~15,00

(GPS - 1AA)

San Martin 1994/95 67°06'09,8275" 68°07'48,5282" ~15,00

(GPS - IPG)

Campamento 02.02.1995 67°03'51,077" 68°07'02,425" 131.69 160.00

al Reflektor 02.01.1995 67°03'48,395" 68°07'11,325" 120.8

al7 Reflektor 01.02.1995 66°57'36,124" 68°07'55,468" 274.81

Ant-1 Reflektor 13.01.1995 66°54'21,265" 68°07'03,958" 303.7 310.00

y7 Reflektor 30.01.1995 67°01'19,322" 68°05'00,843" 434.43 430.00

Ant-1l Reflektor 30.12.1994 66°58'31,988" 68°04'45,821" 511.27 540.00

a-1 17.02.1995 67°04'19,638" 68°07'07,875" 134.92

al 02.01.1995 67°03'48,395" 68°07'11,325" 120.8

a4 17.02.1995 67°03'19,399" 68°07'14,745" 158.4

a6 15.02.1995 67°02'54,721" 68°07'17,778" 173.02

a9 18.01.1995 67°01'41,549" 68°07'26,206" 206.53

alo 18.01.1995 67°01'24,915" 68°07'28,144" 215.03

all 01.02.1995 67°00'42,333" 68°07'32,792" 228.12

al2 01.02.1995 67°00'09,731" 68°07'36,434" 244.41

al3 29.01.1995 66°59'35,302" 68°07'40,280" 255.94

al4 18.01.1995 66°58'50,239" 68°07'45,569" 269.98

als 18.01.1995 66°58'27,294" 68°07'48,239" 267.93

alé 29.01.1995 66°57'55,551" 68°07'52,322" 273.51

al7 01.02.1995 66°57'36,124" 68°07'55,468" 274.81

x1 30.01.1995 67°02'42,110" 68°06'31,465" 225.11 220.00

x2 30.01.1995 67°02'34,894" 68°06'10,404" 315.25 315.00

yl 20.02.1995 67°02'23,386" 68°06'00,403" 343.29 350.00

y2 31.01.1995 67°02'14,711" 68°05'53,198" 371.4

y3 31.01.1995 67°02'04,935" 68°05'44,693" 385.59 355.00

y4 31.01.1995 67°02'01,097" 68°05'41,246" 389.11 390.00

y5 30.01.1995 67°01'52,122" 68°05'32,807" 397.05 395.00

y6 30.01.1995 67°01'43,981" 68°05'25,202" 395.01 390.00

y7 30.01.1995 67°01'19,322" 68°05'00,843" 434.43 430.00

b5 23.01.1995 67°03'01,122" 68°07'12,147" 175.99

c3 17.02.1995 67°03'20,279" 68°07'04,628" 171.88

d1/d2 23.01.1995 67°03'27,361" 68°06'58,473" 156.74

d4 23.01.1995 67°03'01,916" 68°07'01,681" 187,13"

dé 23.01.1995 67°02'42,799" 68°07'03,921" 193.66

Schauinsland 26.12.1994 67°01'34,760" 68°06'05,411" 473.31

Gipfel

Schauinsland 16.01.1995 67°01'47,128" 68°06'08,598" 470.37

MeRpunkt

Tab. 7.3:  Mit GPS eingemessene Punkte auf Northeast- und McClary-Gletscher, auf Barry

Island (San Martin) und am Schauinsland (Bearbeitung: F. Weber).
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Fir die Geschwindigkeitsmessung als Differenz der Messungen vom Januar 1995 und vom
Januar 1996 ergibt sich so ein absoluter Fehler von £5 m. RAU UND WEBER (1997, persénliche
Mitteilung) geben Flie3geschwindigkeiten zwischen 8 m und 44 m fir die Einzelpunkte an.
Diese Verschiebungen wurden in Abbildung 7.5 integriert. Es zeigt sich, dal das lineare
Muster, wie es durch die trigonometrische Messung in den Jahren 1994 und 1995 erfalit
wurde, durch die GPS Messungen bestatigt wird.

Da die durch trigonometrische Vermessung gewonnen Werte in Abb. 7.5 relativ zum Punkt
Al berechnet sind, die GPS Messungen in derselben Abbildung aber absolute Bewegungsbe-
trage darstellen, kann vermutet werden, da8 der Punkt Al sich weniger schnell als 53 m pro
Jahr bewegt hat, wie es sich aus der Verschiebung der Winkelreflektoren in den ERS-PRI
ergibt. Aufgrund des hohen Fehlerbereiches von £35 m fiir die Bestimmung aus den ERS-
PRI-Szenen und des Fehlerbereiches von £5 m fir die mit GPS bestimmten Punkte sind die
mit den unterschiedlichen Verfahren bestimmten FlieRgeschwindigkeiten jeweils innerhalb
der Fehlergrenzen der Konkurrenzmethode. Die Messungen kdénnen somit als konsistent
angesehen werden.

7.6 Die Witterung im Untersuchungszeitraum

Die Mittelwerte atmosphérischer ZustandsgroRen des Untersuchungszeitraumes im Sommer
1994/95 sind in Tabelle 7.4 in der Form von Mittelwerten, Minima und Maxima der
meteorologischen GroRen zusammengefat. Da die Schneetemperatur bis auf drei kurze
Zeitrdume von jeweils wenigen Stunden immer zwischen 0°C und -0.3°C schwankte, wurde
auf deren Darstellung verzichtet. Lufttemperatur, Windgeschwindigkeit und relative Luft-
feuchte beziehen sich auf 2 m Hohe tber Grund. Die Abnahme der Lufttemperatur mit der
Hohe wird beim Mittelwert der Lufttemperatur fiir die drei Stationen deutlich. Die mittlere
Windgeschwindigkeit ist mit 5.6 m/s am Northeast-Gletscher am hdchsten, was wohl auf die

Station Temperatur | Luftfeuchte | Windge. Globalstr. | Nettostrahl.
[°C] [%] [m/s] [W/m?] [W/m?]

Mittel

Campamento 1.3 68.7 4.6 221 11.8

Northeast 0.5 71.1 5.6 253 8.9

McClary -0.9 71.9 5.0 240 -0.2
Minimum

Campamento -5.7 32.7 0.0 0 -129.4

Northeast -11.7 38.4 0.0 0 -115.8

McClary -15.0 36.4 0.0 0 -99.6
Maximum

Campamento 8.6 98.0 21.7 798 172.7

Northeast 8.9 103.1 24.5 925 162.4

McClary 5.8 98.1 16.3 935 154.7

Tab. 7.4:  Mittelwerte, Minima und Maxima von Temperatur, Luftfeuchte, Windgeschwindigkeit,
Globalstrahlung und Strahlungsbilanz an den drei AWS auf Northeast- und McClary-
Gletscher im Zeitraum vom 22.12.1994 bis 02.02.1995. Die Standorte der drei AWS sind
in Abb. 7.1 mit Dreiecken markiert.
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Kanalisierung entlang des Tales zurlckzufiihren ist. Die Globalstrahlung nimmt vom
Campamento (120 m N.N.) zum McClary-Gletscher (510 m N.N.) erwartungsgemal mit der
Hohe zu. Die AWS am Northeast-Gletscher erhalt mit durchschnittlich 253 W/m? deutlich
mehr kurzwellige Einstrahlung als die beiden anderen Stationen. Dies ist vermutlich auf die
Zustrahlung reflektierten Lichtes von der nordlich gelegenen Talflanke zu begrinden. Die
Strahlungsbilanz folgt nicht den Mittelwerten der Globalstrahlung sondern zeigt, ebenso wie
die Lufttemperatur, ein hthenabhdngiges Verhalten.

Die im Untersuchungszeitraum an der Station ‘Campamento’ (ANT-III) beim Punkt Al
gewonnenen meteorologischen Daten sind in den Abbildung 7.7a und Abbildung 7.7b
dargestellt. Auer der Windrichtung wurden alle anderen Datenreihen mit einem gleitenden
Mittel Gber 5 Werte geglattet. Bei der Windrichtung wurde nur jeder vierte Wert dargestellt.
Lufttemperatur, Globalstrahlung und Strahlungsbilanz zeigen deutlich einen Tagesgang, der
den mehrtégigen Trends Uberlagert ist (Abb. 7.6 a). In Abbildung 7.7a und Abbildung 7.7b
sind dieselben Daten dargestellt wie in den Abbildung 7.6 allerdings wurde ein
Mittelwertsfilter von 49 Datenpunkten Breite zur Glattung der Kurven eingesetzt. Dadurch
sind die Tagesschwankungen weitgehend aus den Daten herausgefiltert. Dies fiihrt aufgrund
des Randwertproblemes allerdings fur den ersten und den letzten Tag des MeRzeitraumes zu
Artefakten, die nicht interpretiert werden dirfen. Die Daten zur Windrichtung wurden nicht
gemittelt. Auch bei dieser Darstellung wurde jeder vierte Wert der Windrichtung ausgewahlt.
Der Temperaturverlauf in Abbildung 7.8 ergibt nach Temperaturen zwischen -2°C und 0°C in
der zweiten Dezemberhéfte einen markanten Anstieg auf Werte um 2°C fiir den Zeitraum des
Januar 1995. Darin enthalten sind zwei noch wérmere Perioden vom 03.01.95 bis zum
12.01.95 und vom 23.01.95 bis zum 30.01.95. Nach einem kréftigen Abfall der
Lufttemperatur Anfang Februar ist eine weitere warme Periode vom 08.02.95 bis zum
11.02.95 dokumentiert. Die Strahlungsbilanz weist, auBer Ende Januar, eine auffallige
Ubereinstimmung mit der Lufttemperatur auf. Dies wird als Ausdruck der Dominanz der
atmospharischen Gegenstrahlung im Strahlungshaushalt gewertet. Da die Schneeflache um
0°C immer &hnlich hohe terrestrische Ausstrahlung erfahrt und die kurzwellige
Strahlungsbilanz aufgrund der hohen Albedo von 82% gering ausfallt, kommt der
atmospharischen Gegenstrahlung groRes Gewicht zu. Die Gegenstrahlung ist von der vierten
Potenz der Lufttemperatur abhéngig (— Kapitel 3.3) und der enge Zusammenhang zwischen
beiden Grofien paust sich in Abb 7.7a durch.

Die Windrichtung zeigt dominant die beiden Windrichtungen Nordwest und Sitdost, die
jeweils auf die pragenden Westwind- und Ostwindwetterlagen hinweisen. Auffallig ist die
Ubereinstimmung des Gangs der Luftfeuchte und des Gangs der Windrichtung. Perioden mit
dominantem Ostwind sind durch niederige Luftfeuchte gepréagt, waéhrend westliche
Anstromung zu hohen Luftfeuchten fuhrt. Dies stimmt mit der Darstellung der allgemeinen
Zirkulation der Antarktischen Halbinsel in Kapitel 5 und den Ausfihrungen zum
Regionalklima in Kapitel 8 Uberein. Starkwindereignisse gehen sowohl mit Windrichtungen
aus West als auch aus Ost einher. Dies wird in Kapitel 8 eingehender untersucht. Die Haufig-
keit der Starkwindereignisse nimmt in der zweiten Halfte des Untersuchungszeitraumes zu.
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Abb. 7.6a: Lufttemperatur, Globalstrahlung und Strahlungsbilanz im Untersuchungszeitraum vom
20.12.94 bis zum 21.02.95 an der Station Campamento (ANT-IIl) am Punkt Al. Die

dargestellten Stundenmittelwerte wurden mit einem Filter von 5 Datenpunkten gegléttet.
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Windrichtung wurde jeder vierte Wert ausgewahlt.

Abb. 7.6b: Windgeschwindigkeit, Windrichtung und relative Luftfeuchte im Untersuchungszeitraum
vom 20.12.94 bis zum 21.02.95 an der Station Campamento (ANT-III) am Punkt Al. Die
igkeit und der relativen Feuchte
wurden mit einem Filter von 5 Datenpunkten gegléattet. Aus der Datenreihe der
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Abb. 7.7a:  Lufttemperatur, Globalstrahlung und Strahlungsbilanz im Untersuchungszeitraum vom
20.12.94 bis zum 21.02.95 an der Station Campamento (ANT-IIl) am Punkt Al. Die
aufgefiihten Stundenmittelwerte wurden mit einem Filter von 49 Datenpunkten gegléttet.
Dadurch werden Tagesschwankungen weitgehend herausgefiltert und die Witterungs-

perioden treten deutlicher hervor.
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Abb. 7.7b:  Windgeschwindigkeit, Windrichtung und relative Luftfeuchte im Untersuchungszeitraum
vom 20.12.94 bis zum 21.02.95 an der Station Campamento (ANT-11l) am Punkt Al. Die
Stundenmittelwerte von Windgeschwindigkeit und relativer Luftfeuchte wurden mit
einem Filter von 49 Datenpunkten geglattet. Dadurch werden Tagesschwankungen
weitgehend herausgefiltert und die Witterungsperioden treten deutlicher hervor. Aus dem
Datensatz der Windrichtung wurde jeder vierte Wert zur Darstellung ausgewahlt.
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Schauinsland Y
San Martin\-_ '

Millerand |

DTM San Martin

Abb. 7.8:  Schréglichtdarstellung des Digitales Geldndemodells ‘San Martin’, erstellt aus
Luftbildern des IfAG, Frankfurt. Das DTM wurde als Zwischenprodukt nach der
Erstellung des Bundelblockausgleiches extrahiert und hat keine geodéatische
Nachbearbeitung erfahren. Das DTM wurde vom IfAG zur Verfugung gestellt ohne
Gewidhrleistung fur Genauigkeit der Hohenangaben. Anschliefend wurde das DTM in
eine stereographische Projektion mit dem 67° L&ngenkreis als Mittelmeridian umge-
rechnet und in einen Ausschnitt des grob aufgelésten DTM der Antarctic Digital
Database (ADD) eingepalit, so dal’ ein rechteckiges Kartenfeld abgebildet werden kann.
Die Georeferenzierung ist identisch mit dem Koordinatensystem der topographischen
Skizze (Abb. 13.1 im Anhang).

7.7 Das Digitale Gelandemodell

Aus Luftbildern des Institutes fir Angewandte Geodasie in Frankfurt (IFAG) von 1989 wurde,
nachdem der Bundelblockausgleich digital vorgenommen worden war, auf der dortigen
Rechenanlage mittels eines automatischen Verfahrens ein digitales Gelandemodell (DTM)
abgeleitet. Die Rasterweite dieses Originals betragt 30 m. Als Projektion wurde entsprechend
der Vereinbarungen des SCAR (SIEVERS UND BENNAT 1989) eine konforme lambertsche
Kegelprojektion mit rechnerischem Nullpunkt bei 0° West und 71°20° Siid gewahlt. Da sich
der bearbeitete Ausschnitt bei 67° West befindet, ergibt sich zwischen Gitternord und
geographisch Nord ein Winkel von fast 45°. Die vertikale Auflésung wurde auf 1 m gesetzt.
Im Bereich guter stereographischer Korrelation, also dort, wo in den Luftbildern geniigend
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Mikrostruktur digital erkennbar ist, ist die Genauigkeit in dieser GrofRenordnung. Aufgrund
der zeitlichen Veranderungen zwischen der Aufnahme der Luftbilder (1989) und den
Geldndearbeiten (1995), aufgrund der Unsicherheiten bei der Bestimmung der horizontalen
Lage der Einzelpunkte und aufgrund der Fehler bei der Hohenmessung mit barometrischem
Hohenmesser oder GPS mulR mit Abweichungen zwischen 10 m und 20 m zwischen DTM
einerseits und Gelandebeobachtungen andererseits gerechnet werden. Uber sehr uniformen
Schneeoberfldchen geht an einigen Stellen die Korrelation zwischen den Luftbildern verloren
und es entstehen z. T. betrachtliche Artefakte. Die meisten dieser Fehler konnten am
Bildschirm erkannt und manuell korrigiert werden. Der Ausschnitt, der vom IfAG bereit
gestellt wurde, wurde in eine stereographische Projektion umgerechnet. Als Mittelmeridian
wurde 67° westlicher Breite, was im zentralen Bereich des Ausschnittes liegt, gewahlt. Damit
stimmt die Nordrichtung in guter N&herung mit der Y-Achse des DTM (berein. Der
Ausschnitt ist damit fur Anwendungen, die einen eingenordeten Datensatz bendtigen,
verfugbar (Abb. 7.8).

Die Rasterweite errechnete sich nach der Transformation zu 40,3 m. Damit ein rechteckiges
DTM vorliegt, wurde das hochauflésende DTM mit seinem unregelméiigen, vieleckigen
UmriB in einem rechtwinkligen Ausschnitt des DTM der ‘Antarctic Digital Database’ (ADD)
des British Antarctic Survey (BAS) Uberlagert. Dieses DTM liegt als Vektordatensatz mit
einer vertikalen Auslésung von 250 m vor (THOMSON UND COOPER 1993). Trotz der
unvermeidlichen Sprungstellen am Ubergang zwischen hochauflésendem innerem und
grobem &ufierem DTM ergibt sich so ein besserer optischer Eindruck, und die - in Kapitel 10 -
beschriebenen Modellergebnisse werden nicht durch schrag verlaufende Kanten am Rand des
DTM verfélscht. Die verwendeten Kartenskizzen des Untersuchungsraumes (Abb. 13.1, Abb.
7.3 und Abb. 7.4) wurden aus dem digitalen Gelandemodell extrahiert. Abbildung 13.1 wurde
kartographisch so nachbearbeitet, dal zwischen den Sprungstellen der beiden
unterschiedlichen DTM die Hohenlinien interpoliert bzw. gegléattet werden.
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8 Regionalklima der Marguerite Bay und des Untersuchungsgebietes
8.1 Eine erste Ubersicht iiber das regionale Klima

Die Jahresmitteltemperatur an der Station San Martin betrdgt -5.7°C (WUNDERLE UND
SAURER 1995). WUNDERLE UND SAURER (1995) bezeichnen das Klima der Region als
‘maritim / kontinental’ und WUNDERLE (1996) beschreibt es als niederschlagsarm und
strahlungsreich. Dies ist auf abstromende Luftmassen im Lee der umgebenden Bergziige
zurlickzufiihren. So wird die Marguerite Bay im Nordwesten durch Adelaide Island, im
Siidwesten durch Alexander Island und im Osten vom Plateau der Antarktischen Halbinsel
eingerahmt. PEPPER (1954) gibt als Jahresmittelwert fiir die Anzahl der Strahlungstage
zwischen 1946 und 1950 auf Stonington Island den hohen Wert von 38 Tagen gegeniiber
lediglich 19 Tagen in Faraday und 8 Tagen in der Admirality Bay auf der King-George Island
an. Die Sichtweite ist ein weiterer Hinweis auf strahlungsreiches Klima in der Marguerite
Bay: 58% aller Tage zwischen 1946 und 1950 weisen eine Sichtweite von iiber 40 km auf. In
Faraday war dies im gleichen Zeitraum nur an 34% der Tage moglich und in der Admirality
Bay sinkt der Wert auf 26% (PEPPER 1954). Abstromende Luftmassen im Lee der
umrahmenden Barrieren tragen durch den adiabatischen Temperaturanstieg auch zu den
vergleichsweise milden Temperaturen bei. Die -5°C- und -6°C-Isothermen der
Jahresmitteltemperatur zeigen ein Ausbuchtung nach Osten in die Marguerite Bay hinein
(REYNOLDS 1981) (— Abb. 5.8 in Kapitel 5.4). Die Jahresmitteltemperaturen von San Martin
(-5.7°C) und Rothera Point (-5.5°C) unterscheiden sich dabei nur unwesentlich. Allerdings
zeigt WUNDERLE (1996), da3 die Variabilitdt der Monatsmitteltemperaturen in Rothera héher
ist. Er fiihrt dies auf eine lingere Vereisung im Jahresverlauf im Umkreis der Station Rothera
zuriick. Dieses Argument bemiiht auch REYNOLDS (1981) um die um 2 K tieferen Tem-
peraturen auf der Ostseite im Vergleich zur Westseite von Adelaide Island zu erkléren.
Zudem vermindert Adelaide Island die Advektion von Warmluft aus westlicher Richtung in
die norddstliche Marguerite Bay (SCHWERDTFEGER UND AMATURO 1979). Die extreme
Ausbuchtung der -8°C Isotherme der Jahresmitteltemperatur nach Siidosten in den King-
George-VI-Sund im Siiden der Marguerite Bay erklirt REYNOLDS (1981) durch die
Kanalisierung von warmen Luftmassen mit nordwestlicher Anstrémung in den Sund hinein.
WULF (1996) bestitigt dies exemplarisch an den Zugbahnen mesoskaliger Zyklonen im
Januar 1995, deren Endpunkte eine deutliche Haufung bei 78° West am Siidende des King-
George-VI-Sund aufweisen. Der Befund steht in Ubereinstimmung mit der Darstellung von
JONES UND SIMMONDS (1993), die das Gebiet als ausgeprigten Zyklonenfriedfthof
charakterisieren. Meteorologische Aufzeichnungen von PEARCE (1963) in Fossil Bluff im
King-George-VI-Sund unterstreichen die angenehmen Wetterbedingungen in der siidlichen
Marguerite Bay: In 49% aller Zeitrdume zwischen Mérz 1961 und Dezember 1961 herrschte
Windstille. Die relative Anzahl der Zeitrdume mit ausgezeichneter Fernsicht {iber Distanzen
groBer als 80 km betrug im gleichen Zeitraum 50%.

8.2 Regionale Klimagunst und Pflanzenbewuchs

Die Sommermitteltemperaturen liegen in der Marguerite Bay nur unwesentlich niedriger als
an der Station Faraday. Diese thermische Gunst und der relative Strahlungsreichtum im
Sommer fithren dazu, dafl die Marguerite Bay das siidlichste Vorkommen der beiden
antarktischen Bliitenpflanzen Deschampsia antarctica und Colobanthus quitensis aufweist
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Abb. 8.1: Haufigkeit der Windrichtung und mittlere Windgeschwindigkeit fiir Barry Island, Debenham
Island (San Martin) 1936 (Abb. 6.11a) und Stonington Island (Abb. 6.11b) Daten aus
FLEMING ET AL. (1938) und PETERSON (1948).

(KOMARKOVA 1984, KOMARKOVA ET AL. 1990). Auf den Refuge Islands bei 68°21° Siid
entdeckten SMITH (1982) Vertreter beider Arten. SMITH UND PONCET (1987) belegen daf3
beide Arten auf den Terra Firma Islands bei 68°42° Siid in Polstern und als Einzelpflanzen
auftreten und sogar Bliiten entwickeln. Dieser Standort stellt damit das bisher weltweit
stidlichste Auftreten von Bliitenpflanzen dar. Obwohl Standorte weiter siidlich bei Cape
Jeremy aufgrund des Lokalklimas und der Nordexposition ebenfalls in Betracht kommen,
wurden Bliitenpflanzen im siidlichen Teil der Marguerite Bay bisher nicht nachgewiesen
(SMITH UND PONCET 1985). Im Norden und Nordosten der Bucht gibt es mehrere Standorte
von Deschampsia antarctica und Colobanthus quitensis, wie z. B Jenny Island, Neny Island
und Lagotellerie Island um nur drei Standorte in nichster Ndhe des Untersuchungsgebietes
dieser Arbeit zu nennen (GREENE UND HOLTOM 1971). Auf Millerand Island und an der
Roman Four Promontory konnten die Pflanzen ebenso wenig entdeckt werden, wie auf den
Debenham Islands und auf Stonington Island, obwohl Flechtenbewuchs dort reichlich
anzutreffen ist (SMITH 1982). Neben Flechten sind auch Moose und makroskopische Algen in
der gesamten Marguerite Bay auf eis- und sommerlich schneefreien Standorten verbreitet
(MOE UND DELACA 1976, SMITH 1986). Zusammenhingende Moosteppiche finden sich bei
Rothera Point und auf kleinen Inseln in der nordlichen Marguerite Bay (SMITH 1986).

8.3 Lokale Zirkulationsmuster

Die gemessenen Windrichtungen an der Westseite der Antarktischen Halbinsel sind einerseits
durch die Lage im Westwindgiirtel der Siidhemisphére auf der Luvseite des Gebirges ge-
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Abb. 8.2:  Mittlere Windrose der Station Stonington fiir den Zeitraum 1946 bis 1950 (aus: PEPPER
1954).

kennzeichnet. Andererseits miissen lokale Stromungsmuster, die durch die Topographie be-
dingt sind, beriicksichtigt werden. Die Bedeutung der regionalen Topographie macht
SCHWERDTFEGER (1979) an einem Vergleich der Windgeschwindigkeiten und
Windrichtungen zwischen April und September 1968 von Stonington Island und der Station
Adelaide Island an der Stidspitze der Insel klar: Bei Starkwind aus nordwestlicher Richtung in
Adelaide Island ist im Mittel in Stonington nur eine leichte Brise aus Nordosten zu
verzeichnen. Bei ausgepriagtem Fohnsturm aus Ostsiidost in Stonington werden in Adelaide
Island lediglich mittlere Windstdrken aus norddstlicher Richtung gemessen.

Die Dominanz zweier Hauptwindrichtungen ergeben sich sowohl aus den Daten fiir die
Debenham Islands (San Martin) von 1936 (Abb. 8.1a) (RYMILL 1938) als auch aus den
Windaufzeichnungen von Stonington Island (1947) (Abb. 8.1b) (PETERSON 1948). Die hiufi-
gen Ostwinde auf den Debenham Islands werden in Stonington aufgrund der topographischen
Lage als Stidostwinde entlang des Neny-Fjordes gemessen. Diese Windrichtungen weisen die
stairkste  mittlere  Windgeschwindigkeit auf. Ein weiteres Maximum in der
Haufigkeitsverteilung machen Nordwestwinde aus. Zudem erhdlt man fiir Stonington auch
einen hohen Anteil von 20% an windarmen Zeiten, wie aus der Windrose der Aufzeichnungen
in Stonington zwischen 1946 und 1950 hervorgeht (Abb. 8.2) (PEPPER 1954).

8.3.1 Westwetterlagen

Mit westlicher und nordwestlicher Anstromung ist die Heranfithrung zyklonal geprégter Luft-
massen mit der Ausbildung typischer Frontdurchgénge verkniipft. Maximale Haufigkeit und
Starke dieser Winde gehen mit Perioden intensiven zyklonalen Einflusses einher. Der
zyklonale EinfluB3 korreliert wiederum mit dem Druckgefille zwischen der Marguerite Bay
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und niedereren Breiten. Bedacht werden muf3 neben der halbjdhrigen Oszillation des Druckes
in der Marguerite Bay (— Kapitel 5.2), wie er in der unteren gepunkteten Linie in Abbildung
8.3 fiir Stonington Island dokumentiert ist, auch das Druckgefille gegen die mittleren Breiten,
wie es in Abbildung 8.3 durch den Bereich zwischen den beiden Jahresgédngen des Luftdrucks
deutlich wird. Die obere Linie in Abbildung 8.3 stellt den Druckverlauf an der Ostseite der
Falklandinseln in Port Stanley dar. Dieser Zusammenhang wird auch in Abbildung 8.4
deutlich: Ebenso wie das Druckgefille gegen Port Stanley hat ndmlich die relative Héaufigkeit
von Winden aus Westnordwest und Nordnordwest multipliziert mit der Windgeschwindigkeit
ein leichtes Maximum im Friihling und ein Minimum im Sommer.

Diese Grofle entspricht dem Windweg im Monat aus der betrachteten Richtung. SCHWERDT-
FEGER UND AMATURO (1979) schlieBen, daB zu dieser Jahreszeit das Auftreten groBer
Zyklonen mit Ostlicher Zugrichtung in der Margerite Bay am héufigsten ist, was zu relativ
hiufigem zyklonalem Wettergeschehen mit warmer Weststromung an der Westseite des
Gebirges fiihrt. Moglicherweise fiihrt dies zu der leichten Asymmetrie des Jahresverlaufes der
Lufttemperatur mit einem steilen Anstieg der Temperatur im Friihling auf der Westseite der
Antarktischen Halbinsel. Auch die Niederschlagsverteilung weist ein Maximum im Friihling
und ein Minimum im Sommer auf (Abb. 8.4).

Als Beispiel einer Westwetterlage mit Starkwind sind in Abbildung 8.5 die Aufzeichnungen
von drei AWS auf Northeast- und McClary-Gletscher vom 26.12.94 bis zum 29.12.94 doku-
mentiert. An allen drei AWS tritt wihrend der hohen Windgeschwindigkeiten am 27.12.94
und 28.12.94 durchgehend nordwestliche Windrichtung auf. Der Windgeschwindigkeitsmes-
ser am McClary-Gletscher fallt in der zweiten Tageshilfte am 28.12.94 aus. Mit dem Einset-
zen des Nordwestwindes steigt die Luftfeuchte auf Werte zwischen 90% und 100% und
verharrt dort bis zum Abflauen des Windes am 29.12.94. Am Northeast-Gletscher dreht der
Wind am frithen Morgen des 29.12.94 auf Ostliche und siidliche Richtungen und die
Luftfeuchte fallt auf 60% bis 70% ab. Dieser lokale Effekt tritt am McClary-Gletscher nicht
auf. Wihrend des 27.12.94 und 28.12.94 ergibt sich, bedingt durch die hohe Tubulenz kein
Tagesgang der Lufttemperatur. Am Northeast-Gletscher wird nach dem Abflauen des Windes
am 29.12.94 der Tagesgang der Lufttemperatur wieder deutlich.

8.3.2  Starkwind aus ostlichen Richtungen

Die zweite Hauptwindrichtung ergibt sich durch die Vielzahl der Starkwindereignisse mit
nordgstlicher bis siidostlicher Anstromung. In Stonington wird dieser Wind aufgrund der
lokalen Topographie fast ausschlieBlich als Siidoststurm gemessen (PETERSON 1948). Die
Auswirkungen dieser Oststiirme mit Windgeschwindigkeiten bis zu 140 km/h beschreibt
FucHs (1982, S. 65) eindriicklich:

,,But before they could turn back [26 August 1946] they found themselves pinned down
for thirty-six hours by one of the great down-draught winds referred to locally at
Stonington, in politer moments, as the ‘fumigator’.(...) Gusting to 100 knots, the wind
eroded the surrounding surface until the tents were perched on pedestrals and increa-
singly in danger of blowing away. On the second day of their lie-up it suddenly died
away, and they broke camp to set out for base over a completely changed surface of
enormous wind-cut sastrugi.*
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Abb. 8.3:  Mittlerer Jahresgang des Luftdrucks in Port Stanley (obere Kurven) und Stonington
(untere Kurven) von 1946 bis 1950 (Daten aus: PEPPER 1954).
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Abb. 8.4:  Mittlerer Monatsniederschlag und mittlerer Wind aus Nordnordwest und Westnordwest
fiir Stonington Island von 1946 bis 1950. Die fiir den Nordwestwind repréisentative Grof3e
wurde aus der relativen H&ufigkeit der Windrichtung in Prozent multipliziert mit der
mittleren Windstirke in Beaufort berechnet (Daten aus PEPPER 1954).
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Abb. 8.5: Westwetterlage vom 26.12.94 bis zum 29.12.94 bei San Martin. Dargestellt
sind Einstundenmittelwerte von Windgeschwindigkeit, Windrichtung, Lufttemperatur
und Luftfeuchte an drei AWS auf Northeast- und McClary-Gletscher. Die durchgezogene
Kurve und die Kreuze bezeichnen die Station ‘Campamento’ im Ubergangsbereich beider
Gletscher nahe den Debenham Islands (San Martin). Die gestrichelte Linie und die
Rauten bezeichnen die Daten der Station ‘Northeast-Gletscher’ und die durch Punkte und
Striche erzeugte Kurve sowie die Dreiecke zeigen die Daten der Station auf dem
McClary-Gletscher. Am 27.12.94 tritt am Anemometer der AWS ‘McClary’ ein Defekt
auf.

Die Luftfeuchtigkeit im Bodenniveau sinkt wihrend der Ostlichen Fallwinde auf durchschnitt-
lich 45% (PETERSON 1948). PEPPER (1954) nennt beispielhaft zwei Episoden, wo im
Anschluf3 an das Einsetzen des Oststurmes die Temperatur innerhalb weniger Stunden um
mehrere Grad ansteigt. Andererseits beschreibt er, dal winters wie sommers die niedrigsten
Temperaturen bei Windrichtungen um Ost und Siidost auftreten (PEPPER 1954).

Fiir die Erkldrung der heftigen Ostwinde gibt es zwei Ansédtze. Einerseits konnte bodennahe
Kaltluft vom Plateau im Einzugsgebiet der grofen AuslaBgletscher wie dem Northeast-Glet-
scher aufgrund niedrigerer potentieller Temperatur gravitativ beschleunigt werden. Anderer-
seits konnten die Winde als Fohnstiirme gedeutet werden.

FLEMING ET AL. (1938) stellen fest, daB3 die Lufttemperatur an den Debenham Islands deutlich
hoher lag wahrend der Oststiirme verglichen mit Wettersituationen mit leichtem Wind aus
Ostlichen Richtungen. Ein &hnlicher Befund ergibt eine Textpassage aus dem ‘Report on
meteorological aktivities Base E, 1946-1947" im September 1947 (BAS document reference:
ADG6/2E/1947/x):

The remainder of the month was apparantly characterised by strong winds with rare
fine spells, drift, and above-average temperatures.

Bei Strahlungswetterlagen stellt WUNDERLE (1996) KaltluftabfluB mit méaBiger
Windgeschwindigkeit fest, der auf die bodennahe Luftschicht beschrinkt ist. Beides legt
nahe, daB3 moderate Windgeschwindigkeiten aus Ost als katabatisch abflieBende bodennahe
Kaltluft zu deuten sind, wihrend Ostwinde mit Sturmstérke als Fohnwind anzusprechen sind.

Hohe positive Temperaturanomalien verzeichnen FLEMING ET AL. (1938) fiir Starkwinde mit
nordwestlicher oder nordlicher Anstrdmung. Daraus ziehen die Autoren den Schluf3, daf} ein
Fohneffekt beim Uberstromen des Plateaus nicht unbedingt Ursache des Temperaturanstieges
zu sein braucht, sondern daB3 die Nordoststiirme warme Luftmassen niederer geographischer
Breite herantransportieren. Allerdings scheint ein Teil der Stiirme regionale Ursachen zu
haben, denn FLEMING ET AL. (1938) stellen fest, da3 die Starkwinde aus gleicher Richtung und
mit gleicher Intensitdt viele Stunden bliesen, unabhéingig davon, wie der Luftdruck sich
verdanderte. Auch WUNDERLE (1996) beschreibt die Messung eines Starkwindereignisses mit
nordlicher Windrichtung, bei dem sich die Lufttemperatur um 5 K erhohte, wahrend die
Luftfeuchte von 90% auf 50% absank. Besonders das Absinken der Luftfeuchte weist auf
Fo6hn hin, da ein mit der Annéherung einer Zyklone verbundenes Starkwindereignis kaum so
niedrige Luftfeuchten mit sich bringen kann.

WUNDERLE (1996) erkléart die Starkwinde aus Ostlichen bis ostnordostlichen Richtungen
ebenfalls als katabatischen Abflul vom Plateau und macht den Kanaleffekt entlang des
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Northeast-Gletschers fiir die hohen Windgeschwindigkeiten verantwortlich. Eine Reduktion
der Lufttemperatur um 2 bis 6 K nach dem Einsetzten des Sturmes unterstiitzt diese These.
Allerdings konnte WUNDERLE (1996) keine direkten Vergleichsmessungen auf dem McClary-
Gletscher durchfiihren, wo er erheblich geringere Windgeschwindigkeiten vermutet. Auffallig
fiir die Ostwinde ist, dal bei manchen Ereignissen die hohe Windgeschwindigkeit auf die
untersten 150 Meter iiber der Oberfliche beschrinkt sind. Radiosondenaufstiege in
Stonington im Jahr 1947 belegen, da3 die Windgeschwindigkeit von 70 km/h am Boden auf
nur mehr 24 km/h in 200 m {iber dem Boden abgenommen hat. Mit zunehmender Hohe dreht
der Wind gegen den Uhrzeigersinn {iber Nord nach West. In 2500 m iiber Grund liegt ein
Westwind mit mittlerer Windgeschwindigkeit um 32 km/h vor. Die geringe vertikale
Erstreckung des Ostwindes spricht fiir einen Wind des Boratyps und gegen einen Fohnwind.
Es muf} auBlerdem bedacht werden, dafl katabatisch abflieBende Kaltluft ebenfalls einen
trockenadiabatischen Anstieg der Lufttemperatur und eine starke Abnahme der relativen
Luftfeuchte erfahren wiirde.

Dies steht im Gegensatz zur Darstellung bei SCHWERDTFEGER UND AMATURO (1979) und
SCHWERDTFEGER (1984), die die Ausdehnung der Plateauflichen als Quellregion solch ausge-
pragter katabatischer Stlirme mit einer Persistenz iiber mehrere Tage fiir nicht ausreichend
halten. SCHWERDTFEGER (1984) und SCHWERDTFEGER UND AMATURO (1979) analysieren die
meteorologischen Aufzeichnungen wéhrend der zweimonatigen Phase im Frithsommer 1947
im Hinblick auf Fohnereignisse in der Marguerite Bay, als widhrend der Ronne Antarctic
Expedition zeitgleich Beobachtungen in Stonington, auf dem Plateau und am Cape Keeler am
Larsen Eisschelf vorgenommen wurden (PETERSON 1948). Es zeigt sich, daB fiir alle Falle mit
Windgeschwindigkeiten iiber 15 m/s aus Ostlicher Richtung in Stonington eine hohe
Druckdifferenz zwischen Cape Keeler und Stonington von ca. 10 hPa auftrat. Tab. 6.1 aus
SCHWERDTFEGER (1984) belegt, daB im Mittel alle Zeitrdume mit einer Druckdifferenz
zwischen Cape Keeler und Stonington von mehr als 10 hPa extrem hohe
Windgeschwindigkeiten aus Siidost am Cape Keeler und aus nahezu Ostlicher Richtung in
Stonington zeigen. Die potentielle Temperatur ist am Plateau und in Stonington in den
betrachteten Fillen jeweils nahezu identisch, was auf einen trockenadiabatischen
Temperaturgradienten, wie er fiir Fohnsituationen typisch ist, schlieBen 143t (SCHWERDT-
FEGER 1984, S. 91).

Die relative Feuchte verringert sich nicht immer in dem Malfle, wie es bei Fohnsturm durch
die Zunahme der Lufttemperatur beim Abstieg der Luftmassen zu erwarten wire. SCHWERDT-
FEGER (1984, S. 93) begriindet die Zunahme der absoluten Feuchte mit der Verdunstung von
Driftschnee, der als Suspensionsfracht bei Starkwinden in der Luftstromung mitgefiihrt wird.

Stonington | Plateau Cape Keeler
Windrichtung 108° 51° 165°
Windgeschwindigkeit 17m/s| 9.8m/s 7.7 m/s
Temperatur -3.9°C| -21.1°C -14.6°C
Druck 969 hPa| 760 hPa 982 hPa

Tab. 8.1:  Mittelwerte der Windrichtung, der Windgeschwindigkeit, der Temperatur und des Drucks
fiir alle Zeitrdume mit einer Druckdifferenz von mehr als 10 hPa zwischen Cape Keeler
und Stonington Island im Friihsommer 1947 (verdndert aus SCHWERDTFEGER 1984, S.
92).
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Zwei Beispiele aus parallelen Messungen in Stonington Island, am Cape Keeler, welches am
Larsen-Eisschelf liegt, und auf dem Plateau der Antarktischen Halbinsel im Frithjahr 1947
verdeutlichen den Ansatz von SCHWERDTFEGER UND AMATURO (1979). Beim ersten Beispiel
steigt mit einsetzendem Ostwind die Temperatur in Stonington in wenigen Stunden von -14°C
auf -3°C an. Die potentielle Temperatur liegt am Cape Keeler um 13 K niedriger als in
Stonington. In der Inversion wird die von Osten iiber die Weddellsee anstromende Luft weiter
gekiihlt, stabilisiert und als Barrierewind vor dem Gebirge nach Norden abgelenkt. Sie ist zu
schwer, um tiber das Gebirge gefiihrt zu werden. Dariiber wird der vergleichsweise warme
Ostwind nach dem Uberstrdmen des Gebirges zu dynamischem Abstieg gezwungen und
kommt als warmer Fohnwind in Stonington an. Das andere Ereignis fiihrt in Stonington nach
dem Einsetzen des Oststurmes zu einem Temperatursturz um 5 K. Die potentielle Temperatur
am Cape Keeler liegt aber diesmal nur wenig niedriger als in Stonington. SCHWERDTFEGER
UND AMATURO (1979) vermuten, dal kalte Luft aus der schwachen Inversion die Kammhdohe
der Antarktischen Halbinsel erreicht hat und dann in der Oststromung auf der Westseite
abwirts gefiihrt wurde. Trotz des trockenadiabatischen Temperaturanstiegs kommt die Luft
auf der Westseite kélter an als die maritime Warmluft, die von ihr verdrangt wird. Diese
beiden Beispiele illustrieren, warum Starkwind aus Osten bei gleicher synoptischer Lage
einmal als Kaltlufteinbruch und einmal als Warmlufteinbruch in der Marguerite Bay wirksam
werden.

Von Oktober bis Dezember 1940 fiihrten R. Palmer und L. Lehrke am Plateaurand oberhalb
des Amphitheaters (68°07°S / 66°30°W) meteorologische Messungen durch (DORSEY 1945).
Leider existiert keine detaillierte Auswertung der Daten mit Vergleich zu den Daten, die
zeitgleich in Stonington erhoben wurden. Wind aus Nordost, Ost oder Siidost tritt am Plateau
in diesem Zeitraum mit einer relativen Haufigkeit von 55% auf. 46% aller gemessenen
Windgeschwindigkeiten erreichen Sturmstirke und davon entfillt ein Anteil von 96% auf
Ostwinde. Ein erstaunliches Ergebnis fiir eine Station im Kammbereich eines Gebirges
welches quer zur Westwinddrift liegt! Vergleicht man mittlere Windgeschwindigkeit und
Haufigkeit des Windes aus Siidost in Stonington und aus Ost am Plateau im Friihjahr 1947
ergeben sich weitere Gesichtspunkte (Abb. 8.6): Im Oktober 1947 ist zwar die relative
Haufigkeit der Windereignisse 4dhnlich, aber die in Stonington gemessene
Windgeschwindigkeit ist nahezu doppelt so hoch wie auf dem Plateau. Im November ist die
relative Héufigkeit am Plateau etwas geringer als in Stonington. Die mittlere
Windgeschwindigkeit ist in Stonington wiederum mehr als doppelt so hoch wie am Plateau.
Im November 1947 ist die relative Haufigkeit ebenso wie die mittlere Windgeschwindigkeit
in Stonington gegeniiber Oktober 1947 wesentlich reduziert. Am Plateau wird praktisch
tiberhaupt kein Ostwind verzeichnet. Daraus kann folgender Schlu3 gezogen werden: Obwohl
hiufig Ostwind sowohl am Plateau als auch in Stonington gemessen wird, mufl es zudem
Situationen geben, bei denen dem Ostwind in Stonington keine Ostanstromung am Plateau
entspricht.

Zwei Beispiele aus der MeBkampagne 1994/95 verdeutlichen die Situation bei Ostwind-
ereignissen (Abb. 8.7 und Abb. 8.8):

Abbildung 8.8 dokumentiert ein Starkwindereignis am 30.01.95 und 31.01.95. Die Windfahne
aller drei AWS zeigt Ostliche bis nordostliche Windrichtung an. Am 29.01.95 steigt wenige
Stunden vor Einsetzen des Sturmes die Temperatur innerhalb von 4 Stunden um ca. 3 K an.
Gleichzeitig sinkt die Luftfeuchte von fast 100% auf unter 60%. Wiahrend der folgenden
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beiden Sturmtage sinkt die Lufttemperatur allmihlich von Werten um +1°C auf Werte um
0°C ab. Sie liegt damit aber immer noch hdher als in der ersten Tageshélfte des 29.01.95. In
den ersten Stunden des 01.02.95 setzt der Ostwind aus, und die Windrichtung dreht bei jetzt
leichtem Wind auf West bis Nordwest. Dabei sinkt im Verlaufe des 01.02.95 die Temperatur
um ca. 2.5K ab und die Luftfeuchte steigt wiederum von 60% auf iiber 90% an. Bei
katabatischem KaltluftabfluB miite die Luftemperatur wihrend des Sturmes sinken, da die
Kaltluft auch im Meeresniveau trotz der trockenadiabatischen Temperaturzunahme kélter
ankommen muf} als die Luft, die sie dort verdringt. Da die Lufttemperatur sowohl vor als
auch nach dem Oststurm niedriger sind als wihrend des Oststurmes wird der Starkwind als
Fohn interpretiert. Auch die signifikante Absenkung der Luftfeuchte wiahrend des Sturmes an
allen drei AWS deutet auf ein Fohnereignis hin. Die Windgeschwindigkeit ist wihrend des
Sturmes am McClary deutlich geringer, widhrend im Tal des Northeast-Gletschers die
hochsten Werte gemessen werden. Dies ist auf den Kanalisierungseffekt entlang des
Northeast-Gletscher zurlickzufiihren. Entsprechend der Kanalisierung setzt am Northeast-
Gletscher der Wind zuerst ein. Der Anstieg der Windgeschwindigkeit erfolgt am McClary-
Gletscher trotz ungefihr gleicher westlicher Lage zwei Stunden spiter. Weiter westlich an der
Station ‘Campamento’ im Windschatten der Butson Ridge erfolgt der Anstieg der
Windgeschwindigkeit mit ca. 4 Stunden Verzogerung.

Im Gegensatz dazu 1d6t das Windereignis am 04.01.95 (Abb. 8.7) keinen eindeutigen Schlufl
auf die Ursache des Starkwindes zu, da Lufttemperatur und Luftfeuchte keine signifikanten
Anderungen erfahren. Wie am 29.01.95 steigt wenige Stunden vor Einsetzen des Starkwindes
die Lufttemperatur um mehrere Grad an, wihrend die relative Luftfeuchte absinkt. Auch die
zeitliche Verzdgerung des Anstiegs der Windgeschwindigkeit zwischen den drei AWS ist fiir
beide dokumentierten Situation dhnlich. Im weiteren Verlauf sinkt die Lufttemperatur ab und
am 05.01.95 und 06.01.95 ist nach Abflauen des Windes der Tagesgang der Lufttemperatur
wieder erkennbar. Die Lufttemperaturen verbleiben aber auch nach dem Starkwindereignis im
selben Niveau. Ebenso bleibt die Luftfeuchte am 05.01.95 und 06.01.95 niedrig. Die Windge-
schwindigkeiten sind am Northeast-Gletscher wesentlich hoher als am McClary-Gletscher.
Die Station McClary-Gletscher weist aber denselben prinzipiellen Verlauf auf. Lokaler
KaltluftabfluB vom Plateau, wie er am 29.12.94 in den Morgenstunden am Northeast-
Gletscher auftrat (Abb. 8.5), konnte am McClary keine solche Auswirkung haben, wie er am
04.01.95 (Abb. 8.8) erkennbar ist, da der direkte Anschlufl an das Plateau durch eine, die
Luftsromung kanalisierende, Talung nicht gegeben ist. Aus diesem Befund wird geschlossen,
daBl das Windereignis am 04.01.95 nicht rein lokalen Charakters ist, sondern mindestens zum
Teil durch mesoskalige Uberstrdmung des Gebirges im Bereich der inneren Marguerite Bay
hervorgerufen wurde.

Zusammenfassend konnen folgende Aussagen getroffen werden:

e Obwohl oftmals keine grofBrdumige Oststromung vorliegt, wird in Stonington haufig ein
heftiger Stidostwind mit im Mittel {iber 5.5 m/s gemessen. Der Abfluf3 lokaler Kaltluftmas-
sen, die an den hoch gelegenen Plateauflichen durch negative Strahlungsbilanz an der
Oberflache entstehen, muf hierfiir die Ursache sein.

e Typischer Fohn tritt bei groBrdumiger Oststromung auf. Das dynamische Absinken der
Luftmassen auf der Westseite, wie es der Gebirgskorper erzwingt, wird durch thermisch
bedingtes AbflieBen kalter Luft verstirkt. Durch den Einschnitt von Northeast-Gletscher
und Neny Gletscher wird die abwirts flieBende Luft kanalisiert und beschleunigt, so daf3
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im Mittel in Stonington die Windgeschwindigkeit wesentlich hoher ist als am Plateau und
der Wind in siidostliche Richtung kanalisiert wird.

e Die Verdnderung der Lufttemperatur auf der Westseite des Gebirges beim Einsetzen des
Ostwindes hiangt von der Herkunft der Luftmasse und ihrer potentiellen Temperatur ab.
Auch fohnartiges Uberstrdmen des Gebirges kann zum Absacken der Lufttemperatur auf
der Westseite in Stonington und San Martin filhren. Ein deutlicher Anstieg der
Lufttemperatur 148t jedoch zwingend auf dynamisches UberflieBen - also Fohn - schlieBen,
da thermisch bedingt abflieBende Luft auf Meeresniveau kilter ankommen muf} als die
Luft, die sie dort verdréngt.

e Mit der dauerhaften Installation von automatischen Wetterstationen (AWS) auf der
Ostseite der Antarktischen Halbinsel am siidlichen Larsen Eisschelf (STEARNS UND
WEIDNER 1990) ergibt sich eine neue Moglichkeit die bei RYMILL (1938), DORSEY (1941),
PETERSON (1948), SCHWERDTFEGER UND AMATURO (1979) und WUNDERLE (1996)

diskutierten Ansitze zu iiberpriifen. Wiinschenswert wire allerdings die Installation einer
AWS im Kammbereich des Gebirges bei ungefihr 68°10° Siid.

Abb. 8.6:  Mittlere Windrichtung und Windhdufigkeit am Plateau ostlich von Stonington Island
(linke Spalte) und in Stonington (rechte Spalte) fiir die Monate September 1947 (A),
Oktober 1947 (B) und November 1947 (C ) (Daten aus PETERSON 1948).

Abb. 8.7:  Ostwetterlage vom 03.01.95 bis zum 06.01.95 bei San Martin. Dargestellt sind
Einstundenmittelwerte von Windgeschwindigkeit, Windrichtung, Lufttemperatur und
Luftfeuchte an drei AWS auf Northeast- und McClary-Gletscher. Die durchgezogene
Kurve und die Kreuze bezeichnen die Station ‘Campamento’ im Ubergangsbereich beider
Gletscher nahe den Debenham Islands (San Martin). Die gestrichelte Linie und die
Rauten bezeichnen die Daten der Station ‘Northeast’ und die durch Punkte und Striche
erzeugte Kurve sowie die Dreiecke zeigen die Daten der Station auf dem McClary-
Gletscher.

Abb. 8.8:  Ostwetterlage vom 29.01.95 bis zum 01.02.95 bei San Martin. Dargestellt sind
Einstundenmittelwerte von Windgeschwindigkeit, Windrichtung, Lufttemperatur und
Luftfeuchte an drei AWS auf Northeast- und McClary-Gletscher. Die durchgezogene
Kurve und die Kreuze bezeichnen die Station ‘Campamento’ im Ubergangsbereich beider
Gletscher nahe den Debenham Islands (San Martin). Die gestrichelte Linie und die
Rauten bezeichnen die Daten der Station ‘Northeast’ und die durch Punkte und Striche
erzeugte Kurve sowie die Dreiecke zeigen die Daten der Station auf dem McClary-
Gletscher.
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8.4 Jahresgang der Lufttemperatur

Einige Charakteristika der Temperaturkurven der inneren Marguerite Bay wurden bereits im
Zusammenhang mit typischen Wetterlagen aufgezeigt. Die mittleren jdhrlichen Temperatur-
ginge von Stonington, San Martin und Rothera (Abb. 8.9) zeigen ein in den Spatwinter ver-
schobenes Minimum. Auch die Meereisbedeckung weist ein in den Spatwinter verschobenes
Maximum ihrer Ausdehnung auf. Dies 148t auf den Einflufl der Meereisbedeckung schliefen,
die die kontinentale Tonung des Klimas der inneren Marguerite Bay durch die Abkopplung
von der Ozeantemperatur im Winter verstiarkt. Das Phdnomen des kernlosen Winters ist
aufgrund der Nidhe zum Meer nur undeutlich ausgeprégt. WUNDERLE (1996) errechnet einen
Unterschied von 2 K beziiglich der Jahresmitteltemperaturen von Stonington Island und San
Martin. Er fiihrt dies jedoch auf die unterschiedlichen MeBzeitrdume zuriick. Aus
historischem Interesse sind in Abb. 8.10 die Temperaturverldufe, die wihrend der British
Graham Land Expedition 1936 auf den Debenham Islands gemessen wurden, und die
wihrend der Ronne Antarctic Expedition 1947 aufgezeichneten Temperaturwerte dargestellt.

ROTHERA POINT 1946-1994 SAN MARTIN 1986-1994
5 S Sk T T T T FO
R SN A P
0\: VRS 0\'\\\ N \:/i

8ONL TSl A NN Y

N N L L NI\

151 \__\// ....... S15] bt \\\, .......
NG RN

D0t \, ........... D0 \/ .................
DOINITE oo

_25:::::::::: _25::::::::::
JFMAMJ JASOND JFMAMJ JASOND

FARADAY 1974-1987 STONINGTON 1964-1950
5 . . : : . . : : . . 5 . . . . . . . : : .

JFMAMIJ JASOND JFMAMIJ JASOND

Abb. 8.9:  Jahresginge der Lufttemperatur der Stationen Rothera Point, Faraday, San Martin und
Stonington. Der MeBzeitraum ist jeweils oben rechts angegeben.
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im Monat auf Barry Island, Debenham Islands (San Martin) 1936/37 (obere Graphik) und
auf Stonington Island 1947/48 (untere Graphik) (Daten aus FLEMING ET AL. 1938 und
PETERSON 1948).

In beiden Graphen in Abb. 8.10 wird die groe Spannbreite zwischen Monatsmittelwerten
und den Temperaturextrema deutlich. Der Vergleich beider Kurven ergibt auch einen Hinweis
auf die hohe Variabilitit der Monatsmittelwerte von Jahr zu Jahr.

Die Westwetterlagen mit der Advektion milder Meeresluft hoherer Breiten fiihrten selbst im
Winter kurzzeitig bei Frontdurchgidngen zu extrem hohen Lufttemperaturen iiber dem Gefrier-
punkt wie sie beispielsweise in Stonington zwischen Mérz 1947 und Februar 1948 gemessen
wurden (Abb. 8.10). Die Temperaturmessungen an der Station San Martin zeigen, dal} in
jedem Monat Lufttemperaturen {iber 0°C mindestens kurzfristig auftreten (WUNDERLE 1996).
PETERSON (1948) berichtet hierzu:
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,»ouch unexpected high temperatures suggested the description ‘banana belt’ to many of
the visitors to this region*

Mit den Lufttemperaturen tiber 0°C gehen héufig kurz andauernde Schmelzereignisse an der
Schneeoberfliache einher, die zu einer ausgepriagten Stratifizierung der Schneedecke fiihren.
FLEMING ET AL. (1938) berichten von groen Temperaturspriingen am Ende des Winters bei
nur geringer Veranderung der Windrichtung im nordwestlichen Quadranten und fiihren dies
auf die Verbreitung von Meereis in diesem Quadranten zuriick.

Uber den Hohengradienten der Lufttemperatur liegen neben den in Kapitel 5 referierten
Arbeiten, die sich auf die ganze Antarktische Halbinsel beziehen, wenige Hinweise vor, die
sich speziell mit der Marguerite Bay befassen. Aus den vergleichenden Messungen in
Stonington Island und auf dem Plateau der Antarktischen Halbinsel 6stlich von Stonington
Island im Oktober und November 1947 durch die Ronne Antarctic Expedition ergibt sich ein
Temperaturgradient von -0.5 K/100 m. Ergebnisse der Radiosondenaufstiege von Stonington
Island konnten in der Literatur nicht gefunden werden.

8.5 Niederschlag

Angaben liber den Jahresniederschlag iiberspannen einen weiten Bereich, was neben der
hohen natiirlichen Variabilitit auch in der schwierigen Erfassung des festen Niederschlages
bei hohen Windgeschwindigkeiten begriindet ist. Erleichtert wird die Situation dadurch, daf3
wihrend der Starkwinde aus Ostlichen Richtungen nahezu kein Niederschlag fallt, wihrend
die Hauptniederschlige bei westlicher oder nordwestlicher Anstromung bei Windge-
schwindigkeiten fallen, die so gering sind, daB in der Regel keine Schneedrift auftritt
(DORSEY 1941).

TURNER ET AL. (1995) bestimmen die synoptische Situation fiir alle Niederschlagsereignisse
an der Station Rothera in der ndrdlichen Marguerite Bay von Mérz 1992 bis Februar 1993.
Dabei stehen 80% aller Niederschlagsereignisse im Zusammenhang mit zyklonalen Sto-
rungen. Die wichtigste Kategorie (48% aller Zyklonen mit Niederschlag in Rothera) stellen
Zyklonen westlich der Halbinsel iiber der Bellingshausen See dar, die zu einer nordwestlichen
Anstromung relativ warmer Luftmassen fithren. TURNER ET AL. (1995) nehmen an, dal3 der
stidlichere Teil der Halbinsel in diesen Situationen oftmals im EinfluBbereich kalter, polarer
Luftmassen verbleibt. Eine derartige Wetterscheide bei ca. 68° Siid mit Schichtbewdlkung im
Norden bei Adelaide Island und Strahlungswetter im Siiden bei Alexander Island konnte wih-
rend der Sommerkampagne 1994/95 in San Martin (68° Siid) hiufig beobachtet werden. Von
den Zyklonen in der Bellingshausen See im Jahr 1992/93 hatten 51% ihren Ursprung in den
mittleren Breiten, wihrend 49% siidlich von 60° Siid am Kontinentrand entstanden sind. Le-
diglich 48% aller Niederschlagsereignisse sind an Fronten gebunden (TURNER ET AL. 1995).
Dies unterstreicht die Bedeutung orographisch bedingter Niederschlige in der Region.
Zyklonen mit stidostlicher Zugrichtung und Endstadium in der siidostlichen Bellingshausen
See ergeben nur wenig Niederschlag und sind in Rothera vergleichsweise wenig
wetterwirksam.

WUNDERLE (1996) gibt fiir das MeBfeld (vgl. Abb. 7.3 und Abb. 7.5) in ca. 150 m N.N. am
Northeast-Gletscher fiir 1993 eine Jahresakkumulation von 560 mm an, die er aus der
Stratifizierung der Schneedecke ableitet. An anderer Stelle nennen WUNDERLE ET AL. (1995)
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einen Gesamtniederschlag zwischen 400 - 500 mm. Zwischen Februar 1947 und Januar 1948
wurde in Stonington durch die Besatzung der amerikanischen Station ein Jahresniederschlag
von 401 mm Niederschlag gemessen (PETERSON 1948). PEPPER (1954) gibt fiir 1947 einen
Wert von 331 mm an. Das Jahresmittel als Mittelwert zwischen 1947 und 1949 belduft sich in
Stonington auf 285 mm. SCHWERDTFEGER (1984) gibt einen Wert von 331 mm mittleren
Jahresniederschlag fiir Stonington an. Betrachtet man die Stratifizierung des Eiskorpers und
der Schneedecke an Northeast- und McClary-Gletscher und kalkuliert aus der Dicke der
Jahresschichten die Nettoakkumulation, erhdlt man hohere Werte, wie in Kapitel 9 ausgefiihrt
wird. Es muf8 bedacht werden, dafl die Niederschlagsmenge in den ersten Hunderten von
Metern mit der Hohe orographisch bedingt zunimmt. Der Niederschlag in Stonington oder
San Martin auf Meeresniveau ist demnach niedriger als in einigen hundert Metern Hohe auf
den Gletschern.

8.6 Luftfeuchtigkeit

Die mittlere Luftfeuchtigkeit ist stark abhingig von der vorherrschenden Wetterlage. Selten
weniger als 90% Luftfeuchte mif3t PETERSON (1948) 1947 in Stonington bei westlicher oder
nordlicher Anstromung. Dagegen fiihrt polare Kaltluft aus Stiden und Siidwesten zur Reduk-
tion der mittleren Feuchte auf 60% bis 70%. Die geringsten Luftfeuchten zwischen 30% und
50% treten im Zusammenhang mit den Fallwinden aus dstlichen Richtungen auf.

8.7 Regionale Klimainderung

Die Indizien des Klimawandels der Region wurden in Kapitel 5.7 dargestellt. Fiir das ndhere
Untersuchungsgebiet ergeben sich folgende Ergéinzungen:

WUNDERLE (1996) berechnet aus dem Datensatz ‘Marguerite Bay’ des British Antarctic
Survey, der eine Kombination aus Daten von Adelaide Island, Stonington Island und Rothera
Point darstellt, einen Trend von 0.67 K/10 Jahre fiir den Zeitraum von 1946 bis 1994. Fiir die
Station San Martin hingegen findet er einen Trend von 2.05 K/10 Jahre fiir den Zeitraum von
1976 bis 1993 (— Kapitel 5.7.1.2).

Ein weiterer Hinweis ergibt sich aus dem Bericht von V. Fuchs nach seinem letzten Besuch in
Stonington im Sommer 1972/73. Er vergleicht die lokale Situation mit seinen Eindriicken aus
den 40iger Jahren (FUCHS 1982, p 315 f.):

,,There stood Roman Four and Mount Nemesis, near at hand the sharp top of Neny Is-
land, and away to the south the dark rocks of Little Thumb rising above Red Rock
Ridge. But even those old friends were not the same. Their steep gullies, once filled with
permanent ice and snow, were now bare rock. Stonington itself, where once we had
skied down to the shore, was almost completely free of snow.“
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9 NORTHEAST-GLETSCHER UND McCLARY-GLETSCHER
9.1 Northeast-Gletscher
9.1.1 Morphologie des Northeast-Gletschers

Der Northeast-Gletscher bei 68°08° Siid und 67° West bildet eine der grofiten glaziologischen
Einheiten der inneren Marguerite Bay. NICHOLS (1960, S. 1442) bezeichnet den Northeast-
Gletscher als Piedmontgletscher. Das nahezu vertikale Eiskliff mit Hohen zwischen 10 m und
67 m (FLEMING 1940. S. 93) wird nur dort durch zungenartige Rampen unterbrochen, wo der
Gletscher auf anstehendem Gestein endet (NICHOLS 1960), wie bei Stonington Island bis in
die 50iger Jahre und bei Barbara Island (Debenham Islands) ab den 60iger Jahren dieses
Jahrhunderts. Der Gletscher kann als AuslaB3gletscher des Plateaueises angesprochen werden.
Eisdicken vom Plateau der Antarktischen Halbinsel wurden bei verschiedenen
Uberfliegungen mit Eisdickenradar gemessen und sind in einer Datenbank des British
Antarctic Survey (BAS) abrufbar. Die verfligbaren Werte der Eisméchtigkeit im Umkreis des
Untersuchungsgebietes wurden durch D. Vaughan (BAS) zur Verfiigung gestellt. Im Einzugs-
gebiet des Northeast-Gletschers finden sich auf dem Plateau Eisdicken zwischen 230 m und
550 m wobei sich im Mittel ein Wert von 410 m ergibt. Das Langsprofil des Northeast-
Gletschers ist in Abbildung 9.1a abgebildet. Die Profillinie ist in Abb. 9.2 abgetragen. Abb.
9.2 wurde direkt aus dem DTM abgeleitet, ohne daB3 eine Nachbearbeitung der Konturlinien
erfolgte. Eine topographische Skizze des gleichen Geldndeausschnittes findet sich im Anhang
(Abb. 13.1). Vom Plateau mit Héhen von 1200 bis 1500 m N.N. flieBt dem Northeast iiber
eine steile Rampe mit ca. 13% durchschnittlichem und 40% maximalem Gefille die
Haupteismasse aus siidostlicher Richtung zu. Diese Rampe diente den Schlittenhundeteams
von Stonington Island als Aufgang zum Plateau (FUCHS 1982, S. 63):

‘Ahead they could see a very steep slope leading to the top. It soon became known lo-
cally as “‘Sodomy Slope’, a pseudonym for an even ruder name, but as neither was ac-
ceptable in polite society, the less descriptive, but more respectable, ‘Sodabread Slope’
was eventually substituted.’

In der topographischen Karte im Ma@stab 1:500.000 des britischen Ordnance Survey von
1963 wird dieser Gletscherbruch mit dem Namen ‘Amphitheatre’ bezeichnet. FUCHS (1982)
hingegen bezeichnet einen karartigen Kessel einige Kilometer westsiidwestlich mit diesem
Namen.

Uber 19 km erstreckt sich der Talgletscher des Northeast-Gletschers vom FuB des Sodabread
Slope bis zum Eiskliff bei Stonington Island. Das Gefille ist mit ca. 3% gering, es finden sich
auch ebene Abschnitte und flache Mulden an der Gletscheroberfliche, die zu flachen
Gegenanstiegen fithren. Erst der letzte Kilometer vor dem Kliff bringt den Abstieg von ca.
200 m N.N. auf die wenigen Zehnermeter N.N., die das Kliff aufweist. Ein ca. 1,5 km breiter
Zufluf fiihrt am nordwestlichen Ende des Talkessels vom ca. 650 m N.N. gelegenen
McClary-Gletscher zum dort ca. 550 m N.N. hohen Northeast-Gletscher hinunter. Die
Profillinie (Abb. 9.1c¢) dieser Verbindung zwischen den beiden Gletschern ist in Abb. 9.2
eingetragen. Im weiteren Talverlauf sind auf 15 km Lange Northeast- und McClary-Gletscher
durch die Bergkette der Butson Ridge getrennt. Die letzten 3 km zum Eiskliff flieBen
McClary und Northeast-Gletscher zusammen, so dal3 an der Gletscheroberflache keine exakte
Abgrenzung der beiden Eismassen auszumachen ist.
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Hohenprofile mit zehnfacher Uberhéhung entlang des Northeast-Gletschers (A), des
McClary-Gletschers (B) und der Verbindung zwischen McClary- und Northeast-
Gletscher (C). Die Lage der Profile ist in Abbildung 9.2 eingetragen. Die Punkte 1 und 2
markieren die Verkniipfungen der Profile A und B mit dem Querprofil C. Die
gestrichelten Linien markieren Punkte, der Richtungsénderung der Profile.
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Abb. 9.2:  Topographische Skizze des Untersuchungsgebietes abgeleitet aus dem DTM. Die Linien
A, B und C bezeichnen die in Abbildung 9.1 abgebildeten Profile entlang der Gletscher.
Die Linie D zeigt die Lage des bathymetrischen Profils zwischen Barry Island (San
Martin) und Stonington Island (Abb. 9.3). Die Georeferenzierung ist identisch mit den
Koordinaten in Abbildung 13.1 im Anhang.

Die siidliche Talflanke des Northeast-Gletschers ist in mehrere kurze Seitentilchen mit
karartigem Abschluf} zerlappt. Ca. 8 km vor dem Eiskliff stromt ein Teil des Eises iiber eine
flache Transfluenz nach Siidosten durch einen ca. 2 km breiten Einschnitt dem Neny Fjord zu.
Das gemeinsame Eiskliff von Northeast- und McClary-Gletscher erstreckt sich in flachem
Bogen vom Roman Four Promontory im Siidsiidosten bis zum Cape Calmette im
Nordnordwesten. Die Debenham Islands, zwischen Millerand Island und dem Eiskliff
gelegen, markieren ungefdhr die Stelle, wo das Eiskliff des McClary-Gletschers in das
Eiskliff des Northeast-Gletschers iibergeht. Dieser Ubergang liegt ca. 6 km siidsiidostlich des
Ansatzes des Eiskliffs am Cape Calmette.

Die Eisdicke des Northeast-Gletschers nahe des Eiskliffs kann anhand des bathymetrischen
Profils (Abb. 9.3) abgeschitzt werden. Das Profil wurde entlang der Verbindungslinie von
Stonington Island und San Martin aus der bisher nicht veroffentlichten Seekarte im Maf3stab
1:10.000 des ‘Servicio de Hidrografia Naval’ der argentinischen Marine gewonnen. Die
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Abb. 9.3:  Bathymetrisches Profil zwischen Stonington Island (Punkt A) und Barry Island (San
Martin) (Punkt B), abgeleitet aus einer unverdffentlichten hydrographischen Karte des
“‘Servicio de Hidrografia Naval’ der argentinischen Marine.

Profillinie ist in Abbildung 9.2 als Linie mit der Bezeichnung ‘D’ eingetragen. Addiert man
zu den Profiltiefen eine durchschnittliche Eisklifthohe von ungefdhr 50 m so erhdlt man
Gletscherméchtigkeiten zwischen 80 und 200 m. Zwischen Millerand Island, Neny Island und
dem Eiskliff liegen die Meerestiefen alle im Bereich zwischen 50 m und 150 m Tiefe. Der im
Tiefenprofil erkennbare Trog setzt sich nach Westen hin fort. Aufgrund des Talverlaufes des
Gletschers und der Tatsache, dall der Meeresboden in westliche Richtung nicht stark abfllt
liegen, kann man schliefen, da in norddstlicher Richtung ebenfalls die Hohenlage des
Gletscheruntergrundes auf einige Kilometer dhnliche Werte aufweist. An Punkten 2 km
nordostlich der Gletscherkante kann so bei Gletscherhohen von ca. 150 m N.N. die
Gletscherdicke auf 200 m bis 300 m geschitzt werden.

9.1.2  FlieBdynamik des Northeast-Gletschers

NICHOLS (1960) beschreibt die Formation eines Brucheisfeldes aus Eisbergen ‘brash and
growler field’, welches durch den Northeast-Gletscher in einem scharf abgegrenzten zentralen
Bereich nordlich von Stonington Island wéhrend des Winters in das Meereis hineingeschoben
wird (Abb. 9.4.). Aus dieser saisonalen Bildung schliefit Nichols eine FlieBgeschwindigkeit
von iiber 100 m (‘several hundred feet’) pro Jahr. KNOWLES (1945, S. 174) gibt fiir die sich
langsamer bewegenden Bereiche am Stidrand des Gletschers eine FlieBgeschwindigkeit von 8
cm pro Tag, also ungefahr 30 m pro Jahr, an.

NicHOLS (1973) diskutiert aufgrund dieser Beobachtungen, ob die Bildung eines solchen
‘Eisfachers’ auf einen Gletscher-Surge zurlickzufiihren sei. Das von NICHOLS (1960)
beschriebene Brucheisfeld ist ebenfalls auf einem Luftbild des United States Geological
Service’ von 1969 erkennbar (Abb. 9.5). Auch im Frithsommer 1994/95 konnte das
Brucheisfeld beobachtet werden und vom Winter 1996 wird die Ausbildung dieses Feldes
ebenfalls berichtet (Jorge Vigil, Instituto Antarctico Argentino, personliche Mitteilung).

Der starke Anstieg der FlieBgeschwindigkeit zum Zentrum des Northeast-Gletschers ist auch
in Abb. 7.5 ersichtlich. Hier wurde der Versatz von Ablationsstangen senkrecht zur
FlieBrichtung und relativ zum MeBpunkt Al fir die Zeit von Médrz 1994 bis Februar 1995
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Abb. 9.4:  Skizze des winterlichen Brucheisfeld vor dem Gletscherkliff des Northeast-Gletschers
(aus: NICHOLS 1948).

aufgetragen (— Kapitel 7). Die Lage der Stangenreihe A1 bis A17 ist in Abb. 9.2 eingetragen.
Im Bereich zwischen 4000 m und 4500 m Abstand von Al entlang der Stangenreihe ergibt
sich ein markanter Anstieg der FlieBgeschwindigkeit.

Ein Winkelreflektor am MeBpunkt A1l bildet sich in den beiden der ERS-1-SAR-Aufnahmen
vom 3. Mérz 1994 und vom 18. Januar 1995 als heller Bildpunkt ab. Aus der Verschiebung
diese Bildpunktes in den beiden Szenen beziiglich der Kiistenlinie der Debenham Islands
konnte der Versatz des MeBpunktes Al zu 53 m + 35 m pro Jahr bestimmt werden (— Kapitel
7). Zéhlt man hierzu den in Abbildung 7.5 abgetragenen relativen Versatz, so ergibt sich eine
FlieBgeschwindigkeit beim MeBpunkt A17 von 148 m £ 65 m pro Jahr. Da der Punkt A17
immer noch ca. 2 km nordlich der stark verspalteten Zone des schnell flieBenden Eises liegt,
wie sie auf dem Luftbild von 1969 (Abb. 9.5) erkennbar ist, kann auf eine etwas hdhere
FlieBgeschwindigkeit im zentralen Teil des Gletschers geschlossen werden. Ein solches
Raummuster der FlieBvektoren finden WU ET AL. (1996) durch die interferometrische
Auswertung eines ERS-1 / ERS-2 Bildpaares vom 15. und 16. Oktober 1995. Der Bereich mit
FlieBgeschwindigkeiten iiber 0,3 m pro Tag, was 110 m pro Jahr entspricht, ist im
siidwestlichen Teil auf die zentralen Teile des Gletschers beschrénkt. Die randlichen Bereiche
dieser piedmontartigen Weitung der Eismasse weisen weit geringere FlieBgeschwindigkeiten
auf. Gletscheraufwirts hingegen, im norddstlichen Teil, wo der Gletscher durch Bergketten
eingeengt ist, ist ein groBerer Anteil der Gletscheroberfliche als schnell flieBend dargestellt.
An den eng abgegrenzten Bereich hoherer FlieBgeschwindigkeit in der Gletschermitte
schliet sich im Interferogramm nahe der Gletscherkante eine Region mit geringer
interferometrischer Kohédrenz an, fiir die keine Flie3vektoren berechnet wurden. Dieser Teil
entspricht dem im Luftbild (Abb. 9.5) erkennbaren Gletscherbruch mit stark zerriitteter
Oberflache.
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Abb. 9.5:  Ausschnitt aus einem Luftbild des U.S. Geological Survey von 1969 (F31 USNGS
T17511263 Peninsula TMA 2166-313). Die Blickrichtung ist von Nordwest. Im
Vordergrund sind die Nordostspitze von Millerand Island und die Debenham Islands
erkennbar. Die Butson Ridge trennt den McClary-Gletscher im Norden vom Northeast-
Gletscher im Siiden. Der Gipfel des Schauinslands ist an den westlichsten aperen Stellen
der Butson Ridge zu finden. Im Siiden nahe Stonington Island bildet das Luftbild das
winterliche Brucheisfeld ab, welches vor dem Eiskliff des Northeast-Gletschers im
Bereich seines zentralen Gletscherbruchs in das Meer geschoben wird.

Der zentrale Teil des Querprofils mit dem markanten Gletscherbruch nahe am Kliff fallt mit
einem Trog im Tiefenquerprofil des Gletschers (Abb. 9.3) zusammen. Vermutlich ist die er-
hohte FlieBgeschwindigkeit einerseits durch raschen Nachschub in der Gletschermitte begriin-
det und andererseits durch die Topographie des Gletscherbettes auf den Bereich des Troges
konzentriert. Die referierten Indizien legen den Schlul nahe, daB die Ausbildung des
Brucheisfeldes eine jéhrlich wiederkehrende Erscheinung darstellt, begriindet durch die scharf
abgegrenzte Zone mit hoherer FlieBgeschwindigkeit und groBerer Gletscherméchtigkeit.
Daraus resultiert ein hoherer Eisdurchsatz im zentralen Bereich des Northeast-Gletschers. Der
Vorschub von Eis driickt die gekalbten Eisberge in die Meereisdecke, wo sie wihrend des
Winterhalbjahres akkumuliert werden, da durch das Meereis eine weitere Verfrachtung durch
die See ausgeschlossen ist. Das Auftreten von Surge-Ereignissen am Northeast-Gletscher wie
von NICHOLS (1973) kann jedoch nicht zwingend ausgeschlossen werden.

Eine Analyse der Geschwindigkeitsverteilung entlang einer FlieBlinie vom Plateau bis zum
Eisbruch nahe dem Kliff nehmen WUNDERLE UND SCHMIDT (1998) vor. Die FlieBgeschwin-
digkeit variiert demnach zwischen 125 m und 10 m pro Jahr entlang des Gletschers in der
Gletschermitte. Markante Minima ergeben sich in der Verflachung nach dem Eisbruch
‘Sodabread Slope’ und im Zuge der piedmontartigen Ausweitung des Talgletschers. Ein
drittes Minimum kurz vor dem Gletscherbruch interpretieren WUNDERLE UND SCHMIDT
(1998) als Beleg fiir einen Querriegel in der Gletscherbett-Topographie, welchen sie aufgrund
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visueller Interpretation von Landsat TM Daten und Luftbildern im Untergrund vermuten.
Hierbei ergeben sich fiir die Interpretation aber folgende Probleme:

e Da die gesamte Eismasse das Querprofil des Gletscher passieren muf3, kann der Riegel nur
ein punktuelles Hindernis darstellen, da sonst aufgrund der Massenerhaltung die geringere
Michtigkeit des Gletschers an dieser Stelle zu einer Beschleunigung der Eismasse fiihren
miifite.

e Ebenso wie alle anderen vorliegenden Bestimmungen der FlieBgeschwindigkeit sind die
interferometrisch gewonnenen Werte Geschwindigkeiten an der Oberfldche. Die Variation
der Geschwindigkeit mit der Tiefe kann nicht erfa3t werden.

e Die absoluten Betrige der FlieBgeschwindigkeit werden durch Projektion des Versatzes im
Interferogramm auf die postulierte FlieBrichtung berechnet. Variationen der FlieBrichtung
an der Oberfliche, die in den Luft- bzw. Satellitenbildern nicht erkennbar sind, fithren zu
Fehlern.

¢ Die interferometrische Bestimmung liefert FlieBgeschwindigkeiten, die den Charakter von
Momentaufnahmen besitzen, da lediglich ein Tag zwischen den beiden Aufnahmen liegt.
Kurzfristige Variationen im FlieBverhalten an der Oberfldche konnen so zu Artefakten fiih-
ren. Saisonale Verdnderungen der Fliedynamik bleiben unberiicksichtigt.

9.2 McClary-Gletscher
9.2.1 Morphologie des McClary-Gletschers

Der McClary-Gletscher besitzt eine Lingserstreckung von 21 km in nordwest-siidostlicher
Richtung. Der hochste Bereich dieses Talgletschers liegt ca. 14 km vom Eiskliff im
Stidwesten entfernt (Abb. 9.1b). An dieser hochsten Stelle bildet die Gletscheroberfliche
einen flachen Pal3 mit Hohen um 650 m N.N. Von diesem flachen Pal} aus, stromt das Eis in
verschiedene Richtungen ab. Die Abgrenzung der Teileinzugsgebiete kann aus der Topo-
graphie erschlossen werden. WUNDERLE ET AL. (1997) bestimmen die Einzugsgebietsgrenzen
mittels der interferometrischen Auswertung eines ERS-1/-2 Bildpaares vom 15. und 16.
Oktober 1995. Die aus der Topographie abgeleiteten Grenzen werden dabei weitgehend be-
statigt.

Nach Nordnordost stromt ein Teil des Eises dem Swithinbank-Gletscher zu, der weiter nord-
lich in die Square Bay (Abb. 6.2) miindet. Nach Siiden stromt ein Teil des Eises des McClary-
Gletschers durch einen Durchlall zwischen dem Ostende der Butson Ridge und dem Abbruch
des Plateaus dem Northeast-Gletscher zu. Die Profillinie (Abb. 9.1c¢) zeigt eine flache Anhdhe
zwischen McClary- und Northeast-Gletscher, welche auch als Eisscheide im interferometrisch
abgeleiteten FlieBmuster erscheint (WUNDERLE ET AL. 1997). Die Haupteismasse des
McClary-Gletschers bewegt sich in siidwestlicher Richtung. 5 km 6stlich des Eiskliffs zweigt
ein kleinerer Teil der Eismasse nach Nordwest ab und umstromt das Cape Calmette ndrdlich.
Diese Gletscherzunge stellt einen steilen und stark verspalteten Gletscherbruch dar, der sich
in der Calmette Bucht mit der Gletscherzunge des nordlich gelegenen Todd-Gletschers
vereinigt. Die verbleibende Eismasse stromt nach Siidwesten ab und bildet zusammen mit
dem Eis des Northeast-Gletschers das gemeinsame Eiskliff zwischen Cape Calmette im
Nordwesten und der Roman Four Promontory im Siidosten. Im Ubergangsbereich zwischen
Northeast- und McClary-Gletscher sitzt das Eiskliff auf Barbara Island auf, welche zusammen
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mit Anne Island die beiden Ostlichsten Schédren der Debenham Islands bildet. Eine Rampe aus
Driftschnee ermdglicht hier den Zugang zu den beiden Gletschern. Das Langsprofil des
McClary-Gletschers zeigt eine konvexe Form vom hochsten Punkt zur Eiskante bei den
Debenham Islands (Abb. 9.1b).

9.2.2  FlieBdynamik am McClary-Gletscher

Die interferometrische Ableitung der Fliefgeschwindigkeit am McClary-Gletscher ergibt fiir
den Zeitraum vom 15. / 16. Oktober 1995 FlieBgeschwindigkeiten um 100 m pro Jahr (WU ET
AL. 1996). Erhohte FlieBgeschwindigkeiten von etwas iiber 110 m pro Jahr finden sich insbe-
sondere im Gletscherbruch, der zur Calmette Bucht hinab fiihrt und im Gletscherbruch, der
zur Eiskante nordlich der Debenham Islands fiihrt. Auf der linken Seite von Abb. 7.5 ist der
relative Versatz der Stangenreihe von A1l bis Y7 von Mérz 1994 bis Februar 1995 ersichtlich.
Z3hlt man die Verlagerung des Punktes A1 hinzu, ergibt sich fiir Y7 eine FlieBgeschwindig-
keit von 144 m £ 65 m (— Kapitel 7).

9.3 Verinderungen der Gletscherfronten

Die Ausbildung und sommerliche Ausaperung von Seitenmoréinen, z.B. auf der Siidseite des
Centurion-Gletschers, eines kleinen Talgletschers an der Roman Four Promontory (Abb. 6.7)
und an der Nordflanke des McClary-Gletschers ergeben einen Hinweis auf abnehmende Glet-
schermichtigkeiten im Untersuchungsgebiet.

WUNDERLE (1996, S. 84) vermutet, da3 Northeast- und McClary-Gletscher als Konsequenz
eines verdnderten Lokalklimas in unterschiedlicher Weise Verédnderungen ihrer Massenbilanz
und ihrer Gletscherkanten erfahren. Er fiihrt dies vor allem auf den fehlenden Anschluf3 des
McClary-Gletschers an die Eismassen des Plateaus zuriick. Fiir den Bereich der Debenham
Islands analysieren WUNDERLE ET AL. (1995) die Verdnderung des Gletscherkliffs durch
Uberlagerung einer Karte des British Antarctic Survey von 1960 (Abb. 9.6) und einem ERS-
1-Bild von 1994. Die britische Kartenskizze enthilt die Lage der Eiskante in den Jahren 1936,
1950, 1955, 1958 und 1959. Daraus ergibt sich, daB nordlich der Debenham Islands die
Eiskante, die dem McClary-Gletscher zuzuordnen ist, seit 1959 um 200 m zuriickverlegt
wurde. Der Bereich der Eiskante, der siidlich der Debenham Islands dem Northeast-Gletscher
zugehort, weist nach einem Riickzug von 100 m zwischen 1936 und 1950 einen Vorstof3 von
280 m zwischen 1959 und 1994 auf. Bei den Debenham Islands konnte 1936 Ann Island kar-
tiert werden (Abb. 9.6 und 9.7). 1959 ist die Insel vom Northeast-Gletscher iiberfahren (Abb.
9.6) und im Luftbild von 1969 (Abb. 9.5) ist die Insel nicht mehr zu finden.

WUNDERLE ET AL. (1995) vermuten, da3 McClary- und Northeast-Gletscher ein ‘pulsierendes
System’ darstellen. Die topographischen Unterschiede zwischen den beiden Gletschern
fiihren demnach zu unterschiedlichen Reaktionen beider Gletschern auf Klimadnderungen.
Die von WUNDERLE ET AL. (1995) vorgenommene Auswertung beschrinkt sich allerdings
aufgrund der Datenlage auf einen kleinen Ausschnitt der Gletscherkante im Bereich der De-
benham Islands und kann nicht als reprisentativ fiir die beiden Gletscher angesehen werden,
da jeweils nur Randbereiche der Gletscher erfalit werden. Zudem bleibt der Einfluf der ver-
mutlich unterschiedlich langen Reaktionszeiten der beiden Gletscher auf Klimainderungen
unklar.



160

\ —_— -
Py ]
% /
J NORTH EAST GLACIER
‘/
— /’/
e T~ -
{ 0. D. ""'-._-»/
Fo 4= "‘"n._‘_
*\r DISTUREBED SEA ICE
~

BARBARA ISLAND

BARRY ISLAND

79
e I
f
P /
[/ r i "
A a
BRIAN ISLAND N i
/ Vo
F [ ¥
7 \ ™
- \ ‘\'
u’ \ \""‘-
I \
\ \
."'\-.g.-n'--y..‘ \

AUDREY ISLAND DEBEG%E)ALOI%A'\DS

SCALE 1:5000

ICE FRONT 1959

POBD s i T ik

UOBE . ssowmmuionins wn wmm v

JUNE 1SL AND L9850 ==t s et S
1936 — — — — — — —=

CREVASSEDAREA —a—t— 8 — s — 0 —

HEIGHTS IN FEET

300 m

Kartenskizze der Debenham Islands mit der Lage der Eiskante des Northeast-Gletschers
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Survey Archives, Document Reference: E53/G423/4.12/8).

Abb. 9.6:
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Abb. 9.7:  Schrégluftbild der Debenham Islands 1936 aus siidwestlicher Richtung. Im Schatten vor
dem Eiskliff des Northeast-Gletschers ist Ann Island zu erkennen. Ostlich von Barbara
Island ist noch ein Kanal zu erkennen (aus: RYMILL 1938).

Nach Fox UND THOMSON (1995) und SPLETTSTOESSNER (1992) 148t sich durch den Vergleich
von Luftbildern der Jahre 1946, 1973 und 1989 eine Zuriickverlegung der Gletscherkante im
Bereich der ehemaligen Rampe zwischen Northeast-Gletscher und Stonington Island belegen.
Sie bringen diese Verdnderung in Zusammenhang mit einem Anstieg der Jahresmittel-
temperatur. WUNDERLE ET AL. (1995) zeigen aber durch die Uberlagerung einer Karte des
British Antarctic Survey von 1947 und einem Luftbild des IfAG (Frankfurt) von 1989, da3 im
selben Zeitraum wenige hundert Meter siidlich ein Vorstof3 des Gletscherkliffs von 120 m bis
210 m zu verzeichnen ist. Auch die Eiskante des Centurion-Gletschers wurde in diesem Zeit-
raum um 120 m vorverlegt.

Bei der Betrachtung der Lage der Gletscherstirn und deren zeitlicher Anderung muB ein
Faktorenkollektiv aus Variationen der Lufttemperatur, des Niederschlags, des Meeres-
spiegels, der Meereisbedeckung und auflerdem die GletscherflieBgeschwindigkeit und die
Reaktionszeit des glazialen Systems auf Klimadnderungen beriicksichtigt werden. Bei der
Komplexitdt dieses Systems sind einfache Zusammenhédnge zwischen Gletscherkanten-
variation und Klimavariation nicht zu erwarten (— Kapitel 1.4.4).



162

9.4 Die Schneedecke
94.1 Aufbau und Zustand der Schneedecke

Im MeBfeld zwischen den Punkten A1, A6, DO und D6 (Abb. 7.4) mif3t WUNDERLE (1996) im
Sommer 1993/94 Schneetiefen zwischen 0.9 und 3.7 m. Im Januar 1994 findet er im MeBfeld
eine isotherme Schneedecke mit 0°C Schneedeckentemperatur vor. Anfang Februar 1994
wurde der funikulare Zustand der Schneedecke durch den Wérmeeintrag tliberschritten und
WUNDERLE (1996) findet Perkolationsbahnen in der Schneedecke. AbfluB von
Schmelzwasser vom Gletscher konnte allerdings nicht beobachtet werden, da das
Schmelzwasser in den Gletscherspalten verschwand. Als Ergebnis dieses Prozel kann in
Gletscherspalten an vielen Stellen die Ausbildung von Eiszapfen beobachtet werden. Unter
Verwendung eines Hohengradienten der Lufttemperatur von 0.61°C/100 m berechnet
WUNDERLE (1996), dal3 oberhalb von 400 m N.N. keine ldnger andauernden Schmelzprozesse
in der Schneedecke stattfinden. Nichtliche Auskiihlung im Februar 1994 fiihrte zum
Gefrieren der Schneedecke bis in Tiefen von 0.2 m. Darunter blieb jedoch die temperierte
Schneedecke mit einem betrichtlichen Fliissigwassergehalt erhalten, obwohl néchtliche
Lufttemperaturen unter -5°C gemessen wurden. Es wurde wihrend der Feldkampagne
1993/94 keine Quantifizierung der Abschmelzprozesse in der Schneedecke versucht, da diese
im Spatsommer gering ausfallen und somit schwer meBbar sind. Ausgeaperte Bereiche
wurden auf den beiden Gletschern nicht beobachtet, und die Gleichgewichtslinie wird von
WUNDERLE (1996) ungefidhr auf Meeresniveau vermutet. Ebenso wie im Sommer 1994/95
dominieren auch im Sommer 1993/94 die Kristallarten gerundete Schneekdrner mit und ohne
Schmelzen den Aufbau der Schneedecke (WUNDERLE 1996). Der Vergleich der Monatsmittel-
temperaturen der Sommer 1993/94 und 1994/95 (Tab. 9.1) ergibt, daB3 die Mitteltemperatur
im Sommer 1994/95 um +2.2°C hoher lag als im Sommer 1993/94.

Die Schneeschachtaufnahmen wéhrend der Kampagne 1994/95 ermdglichen es den Zustand
der Schneedecke in ihrer riumlichen und zeitlichen Differenzierung eingehender darzustellen.
Die Schneeschichte sind im Anhang (Abb. 13.3) abgebildet. In vielen Schneeschéchten sind
Haufungen von Eislinsen zu erkennen, die auf Schmelz- und Gefrierzyklen an der Oberfléche
zurlickzufiihren sind. Wéhrend des Sommers erfolgt die Anlage vieler diinner Lagen von
Oberflachenharsch und Windkrusten durch die hdufigen Wechsel zwischen entsprechenden
meteorologischen Bedingungen. Die Bildung der Eislinsen geht vermutlich auf die stdrker
verdichteten Lagen aus Harsch oder Windkruste zurlick, da sich dort verstirkt Perko-
lationswasser sammelt und wiedergefriert. Aulerdem weisen die groBen Eiskristallverbdnde
einen geringeren Séttigungsdampfdruck an ihrer Oberflache auf wie einzelne Schneekristalle,
so daB sich dort verstdrkt Tiefenreif anlagert. Aus den Lagen von Harsch oder Windkruste

Zeitraum Mitteltemperatur [°C]
1993/94 1994/95
November -3.9 -2.1
Dezember -0.8 +3.1
Januar +0.4 +3.1
Februar +0.2 +0.8
Sommer (Nov. bis Feb.) -1.0 +1.2

Tab. 9.1:  Mitteltemperaturen im Sommer 1993/94 und im Sommer 1994/95 in San Martin (Barry
Island).
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entstehen so diinne Eisbdnder. Aus der Hiufung von Eislagen in einer bestimmten Tiefe kann
somit auf die Jahresakkumulation geschlossen werden, wenn klar ersichtlich ist, da3 jeweils
ein Biindel von Eislinsen einem bestimmten Sommer zuzurechnen ist.

Tritt Schneeschmelze im Sommer auf, so riicken charakteristische Eislinsen im Verlauf des
Sommers zur Oberfliche, weil die Schneedecke dariiber durch die sommerliche Schnee-
schmelze abgebaut wird. Das nach unten perkolierende Schmelzwasser verdndert die
Michtigkeit und Hérte der Béander in der Tiefe, so daBl sich von Aufnahmezeitpunkt zu
Aufnahmezeitpunkt erhebliche Verdnderungen der Stratigraphie ergeben konnen, was zu
Mehrdeutigkeit fiihren kann. Weitere Unterschiede in einer Zeitreihe von Schneeschidchten
treten dadurch auf, daB} jeder neue Schneeschacht in ca. 0.5 m Entfernung von der Front des
vorhergehenden Schachtes angelegt wurde, um jedesmal eine ungestorte Schneedecke
erschlieSen zu konnen.

Ein Biindel von Eislinsen ist in den Schneeschdchten Nr. 2/0A vom 19.12.94 und Nr. 2/02
vom 29.12.94 am Punkt A1 in einer Tiefe zwischen 50 cm bis 80 cm aufgeschlossen. In der
folgenden Zeitreihe von Schneeschichten am Punkt A1 ist ersichtlich, dal das Biindel von
Eislinsen zur Oberfldche hin wandert: Am 29.12.94 (Nr. 2/02) und am 05.01.95 (Nr. 2/06) ist
die Oberkante eines Biindels aus drei charakteristischen Schichten in 45 cm Tiefe zu finden.
Am 10.01.95 (Nr. 2/08) liegt die Tiefe dieser Schicht bei 35 cm und verschiebt sich bis zum
16.01.95 (Nr. 2/15) auf 30 cm Tiefe. Nur noch 20 cm Schnee liegen am 21.01.95 (Nr. 2/18)
tiber dieser Schicht und am 24.01.95 wird sie nur noch von 10 cm Schneeauflage bedeckt. Am
29.01.95 tritt diese Schicht an die Oberfliche und ist kaum mehr erkenntlich. In den
folgenden Schneeschédchten kann beobachtet werden, wie zum Ende des Sommers (03.02.95
(Nr. 2/34) eine Neuschneeauflage von 16 cm auftritt. Diese besteht bei der Aufnahme aus
einem bereits metamorphisierten und verdichteten Nafschneehorizont und einem jiingeren
Pulverschneehorizont. Die Neuschneedecke wird bis zum 10.02.95 (Nr. 2/37) auf 13 cm
verdichtet. Am 16.02.95 (Nr. 2/39) ist ein weiterer Eintrag durch wenig verdichteten Neu-
schnee zu sehen. Der letzte Schneeschacht der Zeitreihe bei A1 vom 21.02.95 (Nr. 2/40) weist
eine Neuschneeauflage von 18 cm auf. Deutlich ist das Biindel von Eislinsen in der Tiefe er-
kennbar, welches ein Jahr spiter als Schichtpaket des Sommers 1994/95 anzusprechen sein
wird. Die hier gegebene Interpretation der Schneeschachtaufnahmen am Punkt A1 wird durch
die monatlichen Ablesungen der Ablationstangen am Punkt Al bestitigt (vgl. Abb. 13.4e).
Die winterliche Akkumulation erreicht dort eine Schneehdhe von 75 ¢cm im Frithjahr. Am 20.
Januar 1995 verbleiben an der MeBstange 20 cm Schnee. Bei einer mittleren Dichte von ca.
530 kg/m’ ergibt sich eine Gesamtablation von 318 mm Wasserdquivalent. Die Summe aller
aus der Zeitreihe der Schneeschichte ermittelbaren Ablationsbetrige ergibt einen Wert von
315 mm.

Am MeBpunkt auf dem McClary-Gletscher in 500 m N.N. erhdlt man aus den Schnee-
schéchten ein vollig anderes Bild der Schneedecke. In zwei Tiefen und zwar bei ca. 120 cm
und bei ca. 210 cm Tiefe 148t sich im Schneeschacht vom 30.12.94 (Nr. 2/03) eine Haufung
von Eislinsen erkennen. Interpretiert man den Abstand beider Pakete und den Abstand vom
oberen Paket zur Schneeoberfliche jeweils als Jahresakkuluation, so erhdlt man eine
Jahresakkumulation von ca. 480 mm bei einer mittleren Schneedichte von 460 kg/m’. In den
Schneeschichten vom 30.12.94 (Nr. 2/03 ) und vom 06.01.95 (Nr. 2/07) ergibt sich auch fiir
die Bereiche der beiden Eislinsenbiindel eine héhere Schneedichte von ca. 480 kg/m® im
Vergleich zu lediglich ca. 400 kg/m® in der Zwischenschicht. Dies 148t darauf schlieBen, daB
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die beiden Biindel von Eislinsen tatsdchlich den Sommerschnee umfassen, der durch intensive
Metamorphose stirker verdichtet ist als der Winterschnee. Im weiteren zeitlichen Verlauf ist
an den Schneeschichten am Punkt (‘ANT-II’ - McClary) (11.01.95 Nr. 2/13, 16.01.95 Nr.
2/16, 24.02.95 Nr. 2/22) nur eine geringe Ablation der Schneedecke zu finden. Ende Januar
1995 findet eine Verdichtung der Sommerschneeschicht auf iiber 500 kg/m’ statt und die
letzten vier Schneeschichte vom 24.02.95 (Nr. 2/22), 03.02.95 (Nr. 2/30), 09.02.95 (Nr. 2/36)
und vom 14.02.95 (Nr. 2/38) dokumentieren einen Zuwachs der Schneedecke durch
erhebliche Neu- und Driftschneemengen.

Die Zeitreihe der Schneeschichte auf dem Northeast-Gletscher bei der AWS ‘ANT-I’ auf
310 m N.N. erlaubt keine so detaillierten Aussagen wie die Auswertung fiir die Mefpunkte
‘Campamento’ (A1/ANT-II) und ‘McClary’ (ANT-II). Dies liegt zum einen an den hohen
Windgeschwindigkeiten am Northeast-Gletscher, die zu einer verstirkten Umlagerung der
Schneedecke fithren. Aulerdem wurden die ersten Schneeschichte auf dem Northeast-Glet-
scher in die Schneefiillung einer Gletscherspalte hineingegraben, was erst erkannt wurde, als
in der Tiefe von ca. 3 m der Hohlraum der Spalte erschlossen wurde. Aus den Schneeschéch-
ten vom 17.01.95 (Nr. 2/17) und vom 23.01.95 (Nr. 2/21) wird deutlich, daB die Schneedecke
keinen hohen jdhrlichen Nettogewinn erfdhrt, da sie eine Gesamttiefe von lediglich ca.
110 cm bis zur Eisoberfliche aufweist. Zwei Biindel von Verdichtungen sind erkenntlich.
Interpretiert man den Abstand dieser beiden Biindel als Jahresakkumulation, so errechnet sich
ein Wert von ca. 180 mm Wasseréquivalent bei einer Dichte von 480 kg/m’.

Die zusitzlichen Schneeschichte auf dem McClary-Gletscher an den Punkten X1(Nr. 2/25
und Nr. 2/33), X2 (Nr. 2/23 und Nr. 2/32), Y2(2/31 und 2/24), Y7 (Nr. 2/12) und Nr. 2/29 am
Schauinsland (Abb. 7.3), lassen erkennen, dal die rdumliche Differenzierung durch
Exposition und kleinrdumig differenziertes Windfeld erheblich ist. An den Punkten X1 und
X2, die sich im Anstieg zum McClary-Gletscher vom Meflfeld aus befinden, zeigt sich eine
Haufung von Eislinsen bei 40 cm unter der Oberfléche. Da die Ablationsstange am Punkt X2
allerdings am 20.01.1995 eine Schneehohe von 100 cm iiber dem Niveau vom Mirz 1994
anzeigte, kann dieses Biindel von Eislinsen nicht auf den Sommer 1993/94 zuriickzufiihren
sein. Auch die zusétzlichen Schneeschdchte im MeBfeld (Abb. 7.4) an den Punkten D6 (Nr.
2/09, Nr. 2/20, D1/2 (Nr. 2/11, Nr. 2/19) und A6 (Nr. 2/10) zeigen die hohe rdumliche Diffe-
renzierung der Schneedecke auf engstem Raum.

9.4.2  Abschitzung der Massenbilanz der Schneedecke

Zur weiteren Interpretation der Schneeschichte wurde die relative Haufigkeit von Eislinsen in
Tiefenstufen von jeweils 10 cm Tiefe ermittelt. Hierfiir wurden die Schneeschichte in die drei
Gruppen ‘MeBfeld’, ‘McClary’ und ‘Northeast’ nach ihrer rdumlichen Zugehorigkeit
eingeteilt. Abb. 9.8 zeigt die mittlere relative Héufigkeit der Eislinsen fiir die drei Gruppen.
Da die Maxima in der Haufigkeitsverteilung den Sommerschichten zuzurechnen sind, so 1463t
sich aus dem Abstand der Maxima und der mittleren Schneedichte die Jahresakkumulation
abschitzen. Am Northeast-Gletscher (Abb. 9.8a) erhdlt man ein doppelgipfliges Maximum,
dessen Schwerpunkt bei 45 cm Tiefe anzusiedeln ist, und das dem Sommer 1993/94
zuzuordnen ist. Ein zweites Maximum findet sich bei 95 cm Tiefe und zeigt die Sommer-
schichten 1992/93. Daraus errechnet sich bei einer Schneedichte von ca. 500 kg/m® eine
Jahresakkumulation von 250 mm Wasserdquivalent.
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Abb. 9.9:  Hohenabhéngigkeit der Machtigkeit der saisonalen Schneedecke abgeleitet aus Ables-
ungen an der Stangenreihe Al bis A17 von Mérz 1994 bis Oktober 1994 (links und von
Mirz 1994 bis Februar 1995 (rechts). Da nicht alle Stangen regelméfig abgelesen werden
konnten, beschrinkt sich die Datenreihe auf 11 Mefpunkte.

Die tiefer liegenden Maxima der Haufigkeitsverteilung konnen nicht interpretiert werden, da
sie im Bereich der Fiillung einer Gletscherspalte auftraten.

Im Vergleich zum Northeast-Gletscher ist die Streuung der Eislinsen in den Schneeschéchten
des McClary-Gletschers (Abb. 9.8b) hoher. Dies ist vermutlich Ausdruck davon, daB3 die
Schneeschédchte des McClary-Gletschers an mehreren unterschiedlichen MeBBpunkten erhoben
wurden. Aullerdem ist dies vermutlich auf die stirkere Differenzierung des Windfeldes und
damit der Ablagerungsbedingungen auf diesem Gletscher verglichen mit dem Northeast-
Gletscher zuriickzufithren. Zwei breite Maxima der Hiufigkeitsverteilung in Abb. 9.8b
werden durch ein Minimum bei 145 cm Tiefe getrennt. Die Zentren der beiden Maxima lie-
gen bei 90 cm und bei 180 cm Tiefe und erschlieBen die Sommer 1993/94 und 1992/93. Mit
der mittleren Schneedichte von 450 kg/m® am McClary-Gletscher erhilt man eine Jahresak-
kumulation von 405 mm Wasserdquivalent.

Im MeBfeld (Abb. 9.8¢) lassen sich drei Maxima bei 75 cm, 120 cm und 185 cm Tiefe
erkennen. Es ergeben sich Akkumulationsraten von 225 mm und 325 mm fiir die beiden
dazwischen liegenden Schichten bei einer Schneedichte im MeBfeld von 500 kg/m”.

WUNDERLE (1996) berechnet aus Sondierungen die relative Hiufigkeit von Eislinsen in
Tiefenstufen nach dem gleichen Verfahren. Neben einem Maximum der Eislinsen direkt unter
der Schneeoberflache und einem Minimum bei 0.7 m findet er ein zweites Maximum bei 1.4
m Tiefe. Das sekundére Maximum bei 1.4 m Tiefe hialt WUNDERLE (1996) fiir die Schneedek-
kenobergrenze des vorhergehenden Sommers und zusammen mit einer mittleren Schneedichte
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von 400 kg/m® berechnet er daraus eine Jahresakkumulation von 560 mm. Dieser Wert er-
scheint sehr hoch. Das erste Maximum der Haufigkeitsverteilung bei WUNDERLE (1996) zeigt
eine breites Plateau und die Flanke der Kurve weist zwischen 60 cm und 70 cm eine Ver-
flachung auf. Moglicherweise umfaflit die von WUNDERLE (1996) angegebene Akkumulation
den Zeitraum von 2 Jahren, so daB sich in guter Ubereinstimmung mit den Daten der
Kampagne 1994/95 eine Jahresakkumulation von 280 mm ergebe. Die Erfassung der Eis-
linsen mittels einer Schneesonde ist zudem ungenauer als die Kartierung von Eislinsen in
Schneeschéichten, da bei der Arbeit mit der Sondierstange nur die Hérte einer Schicht nach
dem subjektiven Empfinden des Sondierenden erfaf3t wird.

Bestitigt wird die Ableitung der Jahresakkumulation aus den Schneeschachtaufnahmen durch
den auf Stonington Island gemessenen Jahresniederschlag von ca. 350 mm und durch die
Auswertung der Ablationsstangenablesungen (Abb. 9.9). Fiir die Stangenreihe A1 bis A17 ist
auf der linken Seite von Abb. 9.9 die Akkumulation der winterlichen Schneedecke von Mérz
1994 bis Oktober 1994 in gegen die Hohe der Gletscheroberfliche tiber N. N. aufgetragen. Es
ergibt sich keine gute Korrelation, da die Méchtigkeit der winterlichen Schneedecke im Ho-
henintervall zwischen 100 m und 300 m N.N. keine ausgeprigte Hohenabhéngigkeit aufweist.
Nimmt man den Zeitraum der sommerlichen Ablation bei dieser Art der Darstellung hinzu
(Abb. 9.9 rechts), erhdlt man erwartungsgeméil eine deutliche Abhéngigkeit der Schneehdhe
von der Hohe der Gletscheroberfliche iiber N. N. Aus Abb. 9.9 koénnen fiir die
Schneeakkumulation entlang der Stangenreihe Al bis Al7 - also fiir die untersten 300
Hoéhenmeter des Northeast-Gletschers - folgende Schliisse gezogen werden:

iy,

Abb. 9.10: Schmelzwassertiimpel auf dem Northeast-Gletscher wenige hundert Meter siidlich der
AWS ‘Northeast’ im Januar 1995 (Bild: F. Weber, Januar 1995).
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e Die rdumliche Differenzierung der Nettojahresakkumulation hingt mafgeblich von der
sommerlichen Ablation ab.

e Die Hohenabhingigkeit der Ablation 1483t auf dominanten EinfluB der Lufttemperatur
schlieBen, da die Lufttemperatur ebenfalls eine deutliche Hohenabhingigkeit aufweist.

e Die Akkumulation wihrend des Winters belduft sich auf ca. 360 mm Wasserdquivalent,
wenn eine Schneedichte von 450 kg/m’ zugrunde gelegt wird.

e Die Gleichgewichtslinie des Gletschers liegt im Massenhaushaltsjahr 1994/95 bei ca. 110
m N.N., da die Regressionsgerade in Abb. 9.9 (rechts) dort die Nullinie der Schneeh6he
schneidet. Dieser Befund wird durch die Beobachtungen wéhrend der Geldndearbeiten be-
statigt.

e Bei 200 m N.N. also im Bereich des Mefifeldes ergibt sich eine Jahresakkumulation von 40
cm Schneehohe, also ca. 200 mm Wasserdquivalent fiir das Jahr 1994/95.

e Verlidngert man die Regressionsgerade zu groeren Hohen, ergibt sich, daB3 oberhalb von
ca. 300 m N.N. keine nennenswerte sommerliche Ablation der Schneedecke stattfindet.

An den Ablationsstangen auf dem McClary-Gletscher in Hohen iiber 300 m N.N. stieg die
Schneeméchtigkeit von Mirz 1994 bis November 1994 um ca. 100 cm an. Zwischen No-
vember 1994 und Ende Januar 1995 konnte lediglich eine Abnahme der Schneeméchtigkeit
um 10 cm verzeichnet werden. Diese Abnahme summiert die Effekte von geringer Ablation,
geringem Massenzuwachs durch Niederschlag und Setzung der Schneedecke durch Verdich-
tung. Bei einer Schneedichte von 450 kg/m’ errechnet sich wie bei der Auswertung der
Schneeschichte des McClary-Gletschers eine Nettoakkumlation von 405 mm Wasserdquiva-
lent.

Die aus Schneeschichten abgeleitete Nettoakkumulation am Northeast-Gletscher weist in
einer Hohenlage von 300 m N.N. mit 25 mm einen geringeren Werte auf, als sich aus Abb.
9.9 in dieser Hohenlage ergibt. Die Lage der AWS ‘Northeast’ im Talkessel fiihrt vermutlich
zu hoherer Energiebilanz im Sommer als sich in gleicher Hohe bei weniger geschiitzter Lage
ergebe. So konnte wenige hundert Meter Richtung Gletschermitte von der AWS ‘Northeast’
in ca. 280 m N.N. im Januar 1995 die Bildung eines Schmelzwassertiimpels an der Glet-
scheroberfliche beobachtet werden (Abb. 9.10), was auf erhebliche Schmelzprozesse in der
Schneedecke im Umfeld der AWS ‘Northeast’ im Sommer 1994/95 hinweist. Zudem ergibt
sich an der AWS ‘Northeast’ eine hohere mittlere Windgeschwindigkeit als an den beiden
anderen MefBstandorten, was in der Tallage begriindet ist, die zu einer Kanalisierung der
starken Ostwinde fiihrt. Der Austrag von Masse aus der Schneedecke durch Winddrift ist
deshalb im engeren Talbereich des Northeast-Gletschers hoher. AuBBerdem erhéht die hohere
Windgeschwindigkeit den Energieeintrag durch fithlbare Wéarme in die Schneedecke im Som-
mer.

Im MefBfeld wurden die Ablationsstangen Ende Februar 1995 neu eingerichtet. Ablesungen
konnten aber erst ab dem Hochwinter 1996 durchgefiihrt werden. Die Messungen sind im
Anhang (Abb. 13.5) graphisch dargestellt. Die verbliebenen Stangen weisen eine weite
Streuung der Schneedeckenhdhe auf, was einerseits auf Verdnderungen der Stangen wéhrend
des langen Zeitraumes schlieBen 1468t und andererseits auch Ausdruck der kleinrdumigen
Unterschiede der Schneedeckendynamik ist. Im Mittel aus allen 16 verbliebenen Stangen
ergibt sich im Februar 1997 eine Schneehdhe von 74 cm. Bei einer Dichte von 500 kg/m’
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ermittelt man eine Nettoakkumulation von 370 mm Wasserdquivalent fiir zwei volle
Massenhaushaltsjahre.

94.3 Einfluf der Winddrift auf die Schneedecke

Aufgrund der hdufigen Starkwindereignisse mufl mit einer erheblichen Umlagerung und
einem betrdchtlichen Austrag von Schnee durch Winddrift gerechnet werden. Im Jahre 1947
wurde durch die Ronne Antarctic Expedition (PETERSON 1948) Niederschlag und
Schneeméchtigkeit auf Stonington Island gemessen (Abb. 9.11). Zur gemeinsamen
Darstellung des Monatsmittels des Niederschlages und der monatlichen Verdnderung an der
Schneemefstange wurde die Schneemenge mit einer geschitzten Schneedichte von 400 kg/m’
in Millimeter Wasserdquivalent umgerechnet. Abb. 9.11 dokumentiert eine ausgeprigte
Deflation der Schneedecke im Juni. In den drei Folgemonaten entspricht die Niederschlags-
menge ungefihr dem Zuwachs der Schneedecke. Im Oktober iibersteigt der Schneezuwachs
an der Stange den gemessenen Niederschlag um mehr als das Doppelte. Danach wird die
Schneedecke durch sommerliche Schmelzperioden stark abgebaut. Die Messung verdeutlicht,
daf} das lokale Windfeld sowohl zu Deflation als auch zu zusitzlicher Akkumulation fiihren
kann. Auf einer ausgedehnten Gletscheroberflache ist dieser Effekt sicherlich nicht so stark
ausgeprigt wie auf dem kleinrdumig differenzierten Stonington Island.

Fiir eine Periode von 2 Monaten im Frithsommer 1940/41 erschlieft eine Messung der U.S.
Antarctic Service Expedition 1940/41 auf dem Plateau nahe des Northeast-Gletschers den
Zusammenhang zwischen Schneedeckenentwicklung und Windgeschwindigkeit (Abb. 9.12)
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Abb. 9.11: Niederschlag und Schneedeckenverdnderung pro Monat in Millimeter Wasserdquivalent
(Daten aus: PETERSON 1948).
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Abb. 9.12:  Windgeschwindigkeit und Hohe der Schneedecke im November und Dezember 1940 auf
dem Plateau der Antarktischen Halbinsel bei Stonington Island (Daten aus: DORSEY
1945).

(Dorsey 1945). Der in der unteren Kurve dokumentierte Verlauf der Schneedeckenhohe zeigt
einige Perioden mit einer Zunahme der Schneedecke, z. B. am 29.11. und am 12.12., die auf
orographisch bedingte Niederschldge bei leichten bis mittleren Windgeschwindigkeiten aus
West und Nordwest zuriickgehen (DORSEY 1945). Mit dem Einsetzen des jeweils nichsten
Starkwindereignisses aus Ost wird dieser Neuschnee wieder verblasen und die Deflation der
Altschneedecke schreitet sogar noch weiter in die Tiefe bis zur nichsten widerstindigen
Oberflache. Es ist anzunehmen, daB3 die Erwdrmung der Altschneedecke durch Warmluft-
advektion und durch Neuschnee im Zuge der schwachwindigen Westwetterlagen die Kruste
der Altschneedecke verdnderte und damit den weiteren Abtrag ausloste. Abb. 9.12 1463t aber
auch den SchluB zu, daf} eine harte Altschneeoberfliche trotz andauernder hoher Windge-
schwindigkeit oftmals nicht durch weitere Deflation tiefer gelegt wird.

Die beschriebenen Messungen am Plateau und auf Stonington Island verdeutlichen, daf3
Abschitzungen der Schneeverfrachtung alleine aus der Windgeschwindigkeit noch kein gutes
Mal} darstellen. Da aber zeitlich aufgeloste Daten iiber die Widerstindigkeit der
Schneeoberfldche nicht vorliegen, bleibt die gemessene Windgeschwindigkeit die einzige Va-
riable, die zur Abschdtzung des Beitrages der Deflation zum Abbau der Schneedecke im Som-
mer herangezogen werden kann. Mathematische Formulierungen zur Abschitzung von Trans-
portbetrdgen durch Wind wurden in Kapitel 2 vorgestellt. WUNDERLE (1996) beniitzt die von
WENDLER (1989) abgeleitete empirische Beziehung
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D =020 (2.69)/(9.1)

mit D als der transportierten Schneemenge in 10~ kg/m-s und u der Windgeschwindigkeit in 2
m iiber Grund, um den Transportbetrag fiir die MeBkampagne 1994 zu ermitteln. Dabei treten
Werte um 0.02 kg/m-s fiir einige Starkwindereignisse auf. Der Spitzenwert betrdgt einmalig
0.14 kg/m-s. Um die Auswirkungen der Schneedrift auf die Massenbilanz der Gletscher ein-
schitzen zu konnen, mufl bedacht werden, dal3 der Transportbetrag eine FluBgrofe darstellt.

Die mit Driftschnee gesittigte, bewegte Luft kann zwar die Schneeoberflidche erodieren, ist
aber nicht in der Lage, den Lockerschnee abzutransportieren, wenn nicht die Windge-
schwindigkeit lokal so variiert, dal sich Akkumlations- und Deflationsbereiche ausbilden.
Der Schneeverlust durch Windfracht fiir die beiden Gletscher McClary und Northeast be-
rechnet sich im Mittel aus dem Schneeflull normal zum Eiskliff multipliziert mit der Linge
des Eiskliffs und der Zeitdauer der Schneedrift. Bei einem Starkwindereignis mit einer
mittleren Windgeschwindigkeit von 25 m/s {iber 24 Stunden errechnet sich bei einer
Gletscherkantenlinge von 15.000 m ein Schneeverlust von 1.5-10% kg. Der mittlere Abtrag an
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Abb. 9.13: Schneedrift (a) und Flachenabtrag durch Winderosion (b) auf Northeast- und McClary-
Gletscher berechnet aus der Windgeschwindigkeit an der AWS (ANT-III Al). Der
Verlust durch Sublimation des Driftschnees ist nicht enthalten.
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Massenhaushaltsjahr | Nettomassenbilanz [mm]
1992/93 325
1993/94 225
1994/95 200
1995/96 *185
1996/97 *185

Tab.9.2:  Massenbilanz der Schneedecke fiir die Jahre 1992 bis 1997 im MeBfeld. Die Werte
wurden aus Messungen an Ablationsstangen und Schneeschachtaufnahmen abgeleitet.
Die beiden mit * gekennzeichneten Werte sind als Mittelwert aus der Summe beider
Massenhaushaltsjahre berechnet.

der Schneedecke ergibt sich aus dem Verhiltnis der Schneemasse, die liber das Eiskliff ins
Meer transportiert wurde, zur Gletscheroberfliche. Bei einer Gletscheroberfliche von ca.
252 km® im Luv der Gletscherkante errechnet sich ein Verlust von 0.62 kg/m* oder 0.6 mm
Wasserdquivalent. Bei einer Schneedichte von 400 kg/m’ erhilt man eine mittlere Reduktion
der Schneehdhe durch den Sturm von 1.6 mm. Berechnet man nach Glg. 9.1 mit den
Windmessungen in zehnminiitiger Auflésung den Abtrag durch Wind fiir den gesamten
MeBzeitraum im Sommer 1994/95 so ergeben sich die in Abb. 9.13a dargestellten Werte.

Der Schneeflul durch eine vertikale Fliche senkrecht zur Windgeschwindigkeit erreicht
Spitzenwerte von 150 Kg/m:s. Die Umrechnung auf den mittleren Abtrag an der Glet-
scheroberflache ist in Abb. 9.13b aufgetragen. In der Summe erhélt man flir den gesamten
Untersuchungszeitraum einen Abtrag von 4.9 kg/m>. Der gesamte Verlust durch
Massentransport iiber das Gletscherkliff entspricht also ca. 5 mm Wasserdquivalent oder 1 cm
Schneemichtigkeit bei einer Schneedichte von 500 kg/m®. Selbst wenn der Verlust durch
erhohte Sublimation bei Schneedrift in der gleichen GroBenordnung sein sollte, wie der
Verlust durch Transport iiber das Eiskliff, erhdlt man keine hohen Massenverluste aufgrund
der Schneedrift. Diese iiberschligige Rechnung wird durch die Erfahrungen wéhrend der
Geldndekampagne bestétigt: Wéhrend der Starkwindereignisse trat erhebliche Schneedrift
auf. Nach dem Abflauen des Windes konnte allerdings an einzeln stehenden Stangen keine
auffillige Verdnderung der Schneehohe beobachtet werde. Lediglich die Schneeoberfliche
wurde in ihrer Beschaffenheit verdandert. Kleinrdumige Verdanderungen des Windfeldes durch
Hindernisse flihrten zu Schneeverwehungen und Kolken. Die Schneedrift ist demnach als
FluBgroBe und bei kleinrdumiger Variation des Windfeldes eine wichtige GroBe.
Umgerechnet auf die gesamte Gletscherfliche leistet sie jedoch im Mittel nur einen kleinen
negativen Beitrag zum Massenhaushalt einer ausgedehnten, sommerlichen Altschneedecke.
Der Verlust durch Winddrift wurde bei weiterfilhrenden Berechnungen deshalb
vernachldssigt. Im Winter bei wesentlich weniger verfestigter Schneedecke und nach
Neuschneeniederschldgen ist bei Starkwind allerdings mit einer stirkeren Umlagerung und
Verfrachtung von Lockerschnee zu rechnen.
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9.4.4 Die Schneedecke im Untersuchungsgebiet - Zusammenfassung

Die referierten Beobachtungen zur Schneedecke lassen einige, fiir die weiteren Arbeitsschritte
wichtige Schliisse zu:

Die Akkumulation in den untersten 500 Hohenmetern auf den Gletschern betrigt ca. 400
mm Wasserdquivalent.

Im Sommer wird in den untersten 300 Hohenmetern ein Teil der saisonalen Schneedecke
durch Ablation abgebaut.

Die Ablation ist eng mit der Hohe korreliert.

Die Ablation ist im Tal des Northeast-Gletschers aufgrund lokalklimatischer Ursachen
hoher als in gleicher Hohenlage am McClary-Gletscher.

Die Lage der Gleichgewichtslinie hidngt vom Jahresniederschlag und der Sommermittel-
temperatur ab. Sie liegt im  Massenhaushaltsjahr  1993/94  bei  einer
Sommermitteltemperatur von -1.0°C im Meeresniveau. Im Massenhaushaltsjahr 1994/95
dagegen hat sie bei einer Sommermitteltemperatur von +1.2°C eine Hohenlage von ca. 110
m N.N.

Die Nettomassenbilanz im Bereich des MeBfeldes betrdgt im Mittel der Jahre von 1992/93 bis
1996/97 225 mm Wasserdquivalent. Die Einzelwerte sind in Tab. 9.2 aufgefiihrt.
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10  Modellierung von Energiebilanz und Schneedeckenzustand
10.1 Uberblick

Es wird die Energiebilanz und der Schneedeckenzustand im Sommer an der Oberflache der
Nalschnee- und der Perkolationszone der beiden Gletscher McClary und Northeast
modelliert. Damit soll untersucht werden, inwiefern einfache physikalische und statistische
Ansétze in der Lage sind, die Interpretation der Radarbilder zu unterstiitzen (Abb. 10.1).
Umgekehrt konnen die Satellitenbilder zur Uberpriifung des statistischen Ansatzes
herangezogen. Es erdffnet sich also die Moglichkeit, ausgehend von zwei Ansétzen - der
Interpretation von Satellitenbildern und der matheamtisch-statistischen Modellierung auf der
Basis von meteorologischen Messungen - zusétzlich zu den in Kapitel 9 vorgestellten Ergeb-
nissen weitere Aspekte raumzeitlicher Differenzierung der Schneedecke abzuleiten. Das Ver-
fahren ist als FluRdiagramm in Abb. 10.2 zusammengefaft.

Die Modellierung basiert auf der physikalisch abgeleiteten Energiebilanz an den Mel3punkten
der AWS (Abschnitt 10.2). Die kurzwellige Einstrahlung wird flachendeckend mit dem
Modul SWIM (Parlow 1988) abgeschatzt (Abschnitt 10.3.1). Mittels multipler linearer
Regression wird die Abh&ngigkeit der Energiebilanz von Temperatur und kurzwelliger
Einstrahlung untersucht (Abschnitt 10.3.2). Fur die Differenzierung der Lufttemperatur in der
Flache wird ein mittlerer hypsometrischer Temperaturgradient angenommen. Aus flachen-
deckenden Datensédtzen der Lufttemperatur und der kurzwelligen Einstrahlung kann an-

AWS-Daten
P, b
B ——=e

®

ERS-SAR
Schneeschacht-Daten

g B

|

GPS-Daten
@

SChneedecke

Bodenstation k
O'Higgins ”

Abb. 10.1: Skizze zur Veranschaulichung der Vorgehensweise: Schneeschachtaufnahmen und
meteorologische Daten ermdglichen die Bestimmung der lokalen Energiebilanz und des
aktuellen Zustandes der Schneedecke. Abschatzungen der raumlichen Differenzierung des
Schneedeckenzustandes, die durch Verfahren gewonnen werden, die auf Daten von
einzelnen MefRpunkten beruhen, kénnen mit Hilfe der Satellitenbilder flachenhaft
uberpriift werden.
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Abb. 10.2: FluRdiagramm der Energiebilanz- und Schneedeckenmodellierung. Abgerundete Felder
stehen fir Eingabedaten. Grau unterlegte Felder symbolisieren Zwischenergebnisse. Die
schrdg gestellten Vierecke zeigen mathematische Modelle. Die Abkirzungen bedeuten
Energiebilanz (E), Lufttemperatur (T) und kurzwellige Einstrahlung (SW).

schliefend mit Hilfe des DTM eine Zeitreihe der rdumlichen Differenzierung der Energie-
bilanz und der Lufttemperatur berechnet werden. Mit diesen beiden Datensatzen wird der
Zustand der Schneedecke im Untersuchungsgebiet modelliert (Abschnitt 10.4). Durch den
Vergleich mit Radarbildern wird der Ansatz tberprift (Abschnitt 10.4).

10.2  Die Energiebilanz am Mel3punkt der AWS
10.2.1 Berechnung der Energiebilanz

Die Berechnung der Energiebilanz aus den meteorologischen Daten der AWS beruht auf Glg.
2.4. Die Vereinfachung gegentiber Glg. 2.1 wurde in Kapitel 2 erldutert. Da die Bestimmung
der Strahlungsbilanz mit einem MeRinstrument im Gelénde erfolgte (— Kapitel 7), erfordert
lediglich die Ableitung der turbulenten Wérmestréme eine ausfuhrlichere Darstellung.

Die turbulenten Warmestrome berechnen sich nach den Glg. 2.32 und Glg. 2.35, sofern die
Schneeoberflache eine Temperatur von 0°C aufweist. Bei Temperaturen unter dem
Gefrierpunkt werden Glg. 2.36 und Glg. 2.37 verwendet. In beiden Fallen erfolgt eine
Korrektur des turbulenten Austausches fir stabile Schichtung der bodennahen Luftschicht
nach Glg. 2.63. Zur Anpassung der MelRhohen der Temperatur- und Feuchtefiihler und des
Windgeschwindigkeitssensors wird ein logarithmisches Windprofil (Glg. 2.27) angenommen.
Die korrigierte Windgeschwindigkeit ergibt sich nach wenigen Umformungen zu:
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z

In T
ZO u
u(z) =u(z,)— (10.2)
n
ZO,u
mit  z; : MeRhohe der Lufttemperatur
u(z,) Windgeschwindigkeit in der HOhe z;
Zy : MeRhohe der Windgeschwindigkeit
u(zy) Windgeschwindigkeit in der Hohe z,
Zou : Rauhigkeitslange fur Impuls.

Die Korrektur der Lufttemperatur (T) aufgrund von strahlungsbedingtem Aufheizen des
Strahlungsschutzgehéuses wird nach Glg. 7.7 vorgenommen. Zur Berechnung der potentiellen
Temperatur (Tpor)wird die Beziehung (Liljequist und Cehak 1974, S. 107)

1000 0.287
T =T o (10.2)

eingesetzt. Der Luftdruck (p) wurde an der Station San Martin im Meeresniveau in Intervallen
von drei Stunden erfaf3t. Der Datensatz wurde so interpoliert, dal? Werte des Luftdrucks auf
einstundiger Basis vorliegen. Die Reduzierung des Luftdrucks vom Meeresniveau (po) auf das
Hohenniveau (h) der AWS erfolgte mittels der barometrischen Hohenformel (Liljequist und
Cehak 1974, S. 49),

—gh

P=p,e Rd-(T,~0.03-h) ’ (10.3)

wobei die virtuelle Lufttemperatur (T,) der Station San Martin in Kelvin angegeben werden
muf. Rd bezeichnet die allgemeine Gaskonstante. Die virtuelle Lufttemperatur berechnet sich
nach (Liljequist und Cehak 1974, S. 43) zu

(S
T, = T(1+ 0378 —]. (10.4)

Po

Der Wasserdampfdruck (e) wird in Glg. 2.35, 2.36 und 10.4 benétigt. Er kann aus der
gemessenen relativen Feuchte (rf) und der Lufttemperatur (T) (Brutsaert 1982, S. 42) mit

e=rf -101325exp|a, T, —a,Ts” —a,T;* —a, - T,*] (10.5)
und
37315
To=1-00 (10.6)

sowie den Konstanten
ar: 13.3185 a: 1.976
as: 0.6445 a4 0.1299
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bestimmt werden.

Die Dichte der Luft (p) hdngt von der Lufttemperatur, dem Druck und der Beimengung an
Wasserdampf ab. Aus der allgemeinen Gasgleichung ergibt sich unter Berticksichtigung der
Feuchte eine Beziehung der Form (Brutsaert 1982, S. 83)

[ 0378e] p

Rd-T

Die Berechnung der turbulenten Warmestrome kann nun auf der Basis der
Stundenmittelwerte von Luftfeuchte, Luftdruck, Lufttemperatur und Windgeschwindigkeit
durchgefiihrt werden. Lediglich die Rauhigkeitslangen fir Impuls, Wéarmeaustausch und
Wasserdampftransport sind noch fest zulegen. Diese drei GroRen werden zur Anpassung der
Energiebilanz an die aus den Schneeschachten ermittelte Schneeschmelze herangezogen.

10.2.2 Vergleich von gemessener und modellierter Schneeschmelze

Die nach dem in Kapitel 10.1.1 beschriebenen Verfahren ermittelte Energiebilanz an den
MeRpunkten der AWS wird zur Bestimmung der Schneeschmelze herangezogen. Der aus
Glg. (2.4) ermittelte Energiebetrag wird - sofern positiv und sofern die Lufttemperatur positiv
ist - mit Hilfe der Schmelzwéarme von 3.35-10° J/Kg auf der Basis der Stundenwerte in
Millimeter Wasserdquivalent transformiert. Der Austrag durch Evaporation bzw. der Eintrag
durch Kondensation - abgeleitet aus dem latenten Warmestrom - wird hinzuaddiert. Diese
Grole erhélt man, wenn man mit Hilfe der Sublimationsenergie (L,) (Liljequist und Cehak
1974, S. 91)

J
+ 0.335)106 — (10.8)

L, = (2 498 — 00024 -
kg

[1°C]

die berechnete latente Wé&rme in Millimeter Wasseraquivalent umrechnet.

Die Schneeschéchte (— Kapitel 7 und Kapitel 9) wurden im zeitlichen Abstand von zwei bis
funf Tagen angelegt. Um die Ablation der oberen Schneedecke in den Schneeschachten und
die modellierte Schneeschmelze vergleichen zu kénnen, wurden deshalb die berechneten
Schmelzbetrédge jeweils Uber den Zeitraum zwischen zwei Schneeschachtaufnahmen auf-
summiert. Da nicht in allen Schneeschéchten charakteristische Eislinsen wiedergefunden wer-
den konnten, die die Bestimmung des Schneedeckenabbaus zulassen, beschranken sich die
vergleichbaren Energiebilanzabschatzungen auf 15 Zeitintervalle. Der Vergleich der aus
meteorologischen Daten berechneten und der aus Schneeschachtaufnahmen abgeleiteten
Schneeschmelze ist in Abbildung 10.3 abgebildet. Die beste Ubereinstimmung erhalt man mit
den Rauhigkeitslangen 10 m fiir Impuls und Warme und 10®° m fiir Wasserdampftransport.
Beide Werte liegen in der GrolRenordnung der in der Literatur zu findenden Angaben Uber
Rauhigkeitslangen von Schnee (— Kapitel 2.4.2.5). Es ist jedoch uniblich, unterschiedliche
Zahlenwerte fiir die Rauhigkeitslangen von latentem und fihlbarem W&armestromes
anzusetzen. Die Rauhigkeitslange wird bei dem hier benutzten Verfahren als einzige Stell-
groRe zur Anpassung der modellierten an die gemessene Schneeschmelze herangezogen. Dies
bedeutet, dal systematische Instrumentenfehler bei der Bestimmung der Feuchte- und Tem-
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Abb. 10.3 Berechnete und modellierte Schneeschmelze im Sommer 1994/95 auf Northeast - und
McClary Gletscher.

peraturgradienten ebenso wie systematische Abweichungen vom logarithmischen Windprofil
durch die Wahl der Rauhigkeitslangen kompensiert werden missen. Betrachtet man
Mittelwert, Maximum und Minimum der beiden Feuchtesensoren an der AWS ‘Campamento’
(— Kapitel 7, Tab. 7.3) so fallt auf, dal Minima und Maxima der Luftfeuchte am oberen
Sensor jeweils um 2% niedriger liegen als am unteren Sensor. Der Mittelwert weicht um 5%
ab. Tatsachlich wirde man bei 100% gesattigter Luft an beiden Sensoren den gleichen Wert
erwarten. Ebenso sollte das Minimum an beiden Sensoren den gleichen Wert liefern. Da im
zeitlichen Mittel wahrend des Sommers ein Feuchtegradient zur Schneeoberflache hin
existiert (Abschnitt 10.2.3), ist zu erwarten, dal} der Mittelwert des oberen Feuchtesensors
einen hoheren Wert annimmt als der untere Sensor. Aus diesen Betrachtungen wird
geschlossen, dal der obere Sensor die relative Feuchte um ca. 2% systematisch iberschatzt.
Der mittlere Gradient zwischen unterem und oberem Sensor verringert sich dadurch von ca.
5% auf ca. 3% - also um ca. 40%. Diese systematische Uberschatzung erklart, warum die
Rauhigkeitslange fur den Feuchtetransport wesentlich niedriger ausfallen muR als fir den
FluR flhlbarerer Warme, da auf diese Weise der systematische Fehler kompensiert wird. Die
Erniedrigung der Rauhigkeitslange fur den Transport latenter Warme um 2 Zehnerpotenzen
entspricht, eingesetzt in Glg. 2.35 und Glg. 2.37, genau einer Reduktion des latenten Warme-
stroms um 40%, da die Rauhigkeitslange lediglich mit dem naturlichen Logarithmus in die
Berechnung eingeht. Der latente Warmestrom héngt dagegen linear vom Feuchtegradienten
ab.

Der Korrelationskoeffizient zwischen gemessener und berechneter Schneeschmelze in
Abbildung 10.3 betragt r=0.9. Das BestimmtheitsmaR (r?) ergibt 0.82. Der y-Achsen-
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abschnitt der Regressionsgeraden ist 1.7 mm Wasseraquivalent und der Gradient der Geraden
belduft sich auf 0.82. Daraus ergibt sich, dal} hohe Schneeschmelzraten durch die Berechnung
systematisch etwas unterschatzt werden. Fir den Zeitraum vom 29.12.94 bis zum 27.01.95
wurde an der Ablationsmef3stange Al eine Veranderung der Schneehdhe von 40 cm
gemessen. Aus den Schneeschachten erhalt man eine mittlere Dichte von 520 kg/m®. Damit
ergibt sich ein Massenverlust von 208 mm Wasseréquivalent aus der oberen Schneedecke.
Aus den Daten der AWS ermittelt man fur den gleichen Zeitraum eine Schneeschmelze von
263 mm Wasseréquivalent, was einer relativen Abweichung von 21% entspricht. Fir den
gesamten MeBzeitraum berechnet man aus den Daten der AWS ‘Campamento’ einen
Schneedeckenabbau von 375 mm Wasseraquivalent. An der Ablationsstange ergibt sich fir
die gesamte Sommersaison ein Wert von 312 mm Wasserdquivalent. Die beiden
Einzelmessungen an der Ablationsstange durfen aber nicht als exakte Vergleichsmessung
betrachtet werden. Die Ablesung der Stange ist fehlerbehaftet, da die Ablationsstange nicht
absolut gerade stand, der Abstand zwischen Stange und AWS einige Meter betrug und die
Bestimmung der Dichte in Schneeschdchten vorgenommen wurde, die in einigen Metern
Entfernung von der Ablationsstange angelegt worden waren.

10.2.2.1 Fehlerbetrachtung

Die Fehlergrenzen der einzelnen MeRinstrumente wurden in Kapitel 7 diskutiert. Berechnet
man die maximalen Fehler der einzelnen Energieflisse mit diesen Fehlergrenzen unter Benut-
zung des Gausschen Fehlerfortpflanzungsgesetzes

AF = \/(g AQ]Z + (% A&jz +., (10.9)

wobei F die benutzte Funktion und x und y die fehlerbehafteten Variablen sind, so erhalt man
einen maximalen Fehler von 22% fir den fihlbaren Wéarmestrom und 15% flr den latenten
Waérmestrom. Der Fehler der Strahlungsbilanzmessung wurde in Kapitel 7 mit 15% abge-
schatzt. Als Gesamtfehler ergibt sich mit Hilfe von Glg. 10.9 eine maximale Abweichung von

MeRgroRe / FluRgrofe Mittelwert
Lufttemperatur in 2 m Hohe +0.8°C
Windgeschwindigkeit in 2 m Hohe 4.6 m/s
Relative Luftfeuchte in 2 m Hohe 70.1 %
Strahlungsbilanz 8.6 W/m? (46%)
Fuhlbarer WarmefluR 35.5 W/m? (190%)
Latenter WarmefluR -25.5 W/m? (-137%)
Summe der turbulenten Warmeflisse 10.0 W/m? (54%)
Gesamter Warmeflul} aus der Atmosphére 18.6 W/m?

Tab. 10.1: Mittelwerte der atmospharischen MeRgroRen und der modellierten Energiefllisse im
Mefzeitraum vom 20.12.1994 bis zum 19.02.1995 an der AWS ‘Campamento’ am Punkt
Al. Bei den EnergiefliRen sind in Klammern Angaben in Prozent angeflgt, die sich auf
das Verhaltnis der GréRe zum gesamten WarmefluR aus der Atmosphare beziehen.
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4.7 W/m?, was 25% des Mittelwertes entspricht.

Auch der maximale Fehler bei der Bestimmung der Schneeschmelze in den Schneeschéchten
kann mit Glg. 10.9 tberschlagen werden. Bei einer Schneedichte von 500 kg/m® und einem
Fehler bei der Bestimmung der Schneedichte von 10 kg/m® erhdlt man eine maximale Ab-
weichung von 7 mm Wasseraquivalent, sofern die charakteristischen Schneelinsen mit einer
Genauigkeit von 1 cm erfalit werden kdnnen. Da sich der maximale Fehler der betrachteten
Schneeschmelze aus der Differenz zweier Messungen ergibt, erhdht sich der absolute,
maximale Fehler entsprechend Glg. 10.9 auf 10 mm Wasseréquivalent, was ungefahr
7.6 W/m? entspricht, wenn man ein Zeitintervall von 5 Tagen zwischen den beiden Mes-
sungen zugrundegelegt. Die Schmelzbetrdge zwischen jeweils zwei Schachtaufnahmen
reichten von 14 mm bis 89 mm Wasseraquivalent, so daR sich ein maximal moglicher rela-
tiver Fehler bei der Bestimmung der Schneeschmelze aus den Schneeschachtdaten zwischen
70% und 16% ergibt. Vergleicht man den Gesamtbetrag der gemessenen und der berechneten
Schneeschmelze, erhélt man eine relative Abweichung der berechneten Schneeschmelze von
der gemessenen Schneeschmelze von 39% fiir die Station ‘McClary’ und von 31% fiir die
Station ‘Northeast’. Fiir die AWS ‘Campamento’ am Punkt A1 ergibt sich eine hervorragende
Ubereinstimmung mit einer relativen Abweichung von lediglich 1%.

An der Station ‘Campamento’ konnten 8 MefBintervalle ausgewertet werden, wahrend fiir die
anderen beiden Stationen lediglich 3 bzw. 4 MeRintervalle zur Verfiigung standen. Die AWS
‘Campamento’ befand sich nur ca. 200 m vom Zeltlager entfernt, so dal} sie tiglich gewartet
werden konnte und die Schneeschéchte in groRerer Haufigkeit und bei besseren
meteorologischen Bedingungen aufgenommen werden konnten.

Die Kalibrierung des Energiebilanzmodells mittels der gemessenen Schneeschmelze ist auf
eine schmelzende Schneedecke ausgelegt. An den AWS ‘Northeast’ und ‘McClary’ traten
diese Bedingungen im Vergleich zur AWS ‘Campamento’ seltener auf. Im Mittel muf
wahrend des Sommers an den hoher gelegenen Stationen ein groRerer Teil des
Energiegewinns zur Erwarmung des Schneekorpers auf 0°C eingesetzt werden, da haufigere
Perioden mit Lufttemperaturen unter 0°C zur temporédren Abkuhlung der Schneedecke fiihren.
Als Konsequenz daraus ergibt sich eine systematische Uberschitzung der Schneeschmelze
aus den Daten der AWS ‘Northeast’ und ‘McClary’. Diese Uberschitzung der
Schneeschmelze liegt nicht an einem Fehler in der Energiebilanzabschatzung sondern an der
anderen Aufteilung des Energieeintrags zwischen Schneeschmelze und Speicherwérmestrom
innerhalb der Schneedecke. Bei geringen Schmelzraten wird zudem der relative Fehler
groRer, der durch die Vernachldssigung des Retensionsvermdgen der Schneedecke in Kauf
genommen wird. Auch diese Fehlerquelle fiihrt zu einer Uberschatzung des modellierten
Schneedeckenabbaus gegeniiber dem gemessenen Schneedeckenabbau an den orographisch
hoher liegenden AWS.

10.2.3 Interpretation der Energiebilanzabschatzungen

Die Wochenmittel der Nettoenergiebilanz und der drei atmosphérischen Energieflisse Strah-
lungsbilanz, fiihlbarer Wérme und latenter Wiarme an der AWS ‘Campamento’ beim Punkt
Al sind in Abbildung 10.4 fir den Mel3zeitraum aufgetragen. Die Energiebilanz beschreibt
die Summe der drei anderen GroRen und gibt den Energieeintrag in oder - bei negativem
Vorzeichen - den Energieaustrag aus der Schneedecke an. Die Mittelwerte von
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Abb. 10.4:  Wochenmittel von latentem WarmefluR, fuhlbarem WarmefluR und Strahlungsbilanz. Der
Balken Energiebilanz ergibt sich aus der Summe der drei atmosphérischen Energiefliisse
und beschreibt damit den Energieeintrag in oder den Energieaustrag aus der Schneedecke.

Klimaelementen und von den berechneten Energiefliissen im MeRzeitraum sind in Tabelle
10.1 zusammengefalit.

Der Gang der Energiebilanz folgt dem in Kapitel 7 dokumentierten Gang der Lufttemperatur.
Nach negativen Energiebilanzsummen in den ersten beiden Wochen folgt eine Periode von
vier Wochen mit hohem Energieeintrag in die Schneedecke. Anfang Februar 1995 ergibt sich
bei niedrigeren Temperaturen wieder eine im Mittel negative Energiebilanz und die letzten
beiden Wochen der Geldndekampagne weisen positive Werte auf, wenn auch der absolute
Nettoenergiegewinn nicht mehr so hoch ausféllt wie im Januar 1995. Die absolute GroRe der
turbulenten Wéarmeflusse Ubersteigt die Strahlungsbilanz bei weitem. Dieses Verhalten ist
typisch fur schmelzende Schneeoberflachen der Perkolations- und Naf3schneezone mit hoher
Albedo und bei Lufttemperaturen etwas lber 0°C (— Kapitel 3.2). Die Summe der beiden
turbulenten Warmestrome ergibt im Mittel 55% der gesamten Energiebilanz wahrend die
Strahlungsbilanz lediglich 45% beitrégt. Die Albedo der Schneedecke betragt im Mittel 0.82.
Die Strahlungsbilanz wird durch diese sehr hohe Albedo stark verringert. Auch die geringe
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Wolkenbedeckungsrate, verglichen mit anderen Kistenabschnitten der Antarktischen
Halbinsel (— Kapitel 8.1), und die geringe Luftfeuchte von im Mittel lediglich 70% fuhren zu
vergleichsweise kleinen Werten der Strahlungsbilanz.

Das unterschiedliche Vorzeichen fir latenten und fihlbaren Warmestrom ergibt sich aus den
Mittelwerten von Temperatur und Feuchte. Eine schmelzende Schneeoberflache weist direkt
an der Oberflache eine Oberflachentemperatur von 0°C und einen Wasserdampfdruck von
6.1 hPa auf. In der bodennahen Luft mit im Mittel +0.8°C und 70% relativer Luftfeuchtigkeit
berechnet sich der Partialdruck des Wasserdampfes zu 4.5 hPa. Der Unterschied der
Temperatur (AT) betrégt also +0.8°C, wahrend der Unterschied des Dampfdruck (A4e) -1.6 hPa
ergibt. Die beiden Gradienten haben unterschiedliches Vorzeichen, und dies muf
entsprechend auch flr die zugehdrigen turbulenten Warmestrome gelten.

Es sei nochmals auf die groRe Ahnlichkeit zwischen der hier dargestellten Energiebi-
lanzmodellierung und den Ergebnissen hingewiesen, die Jamieson und Wagner (1983) bei
ahnlichen Bedingungen fur den Spartak Gletscher auf Alexander Island fanden (— Kapitel
3.4.2). Auch ihre Untersuchungen zeigen, dall im Sommer der fuhlbare Warmestrom die
Strahlungsbilanz Gbertrifft und daR latenter und fiihlbarer Warmestrom unterschiedliches Vor-
zeichen annehmen.

10.3  Flachenhafte Abschatzung der Energiebilanz

Die fur die Standorte der AWS abgeleitete Energiebilanz wird mit Hilfe eines statistischen
Verfahrens flachenhaft approximiert. Hierzu werden Flachendatenséatze von Lufttemperatur
und kurzwelliger Einstrahlung erzeugt. Bevor die flachenhafte Abschdtzung der
Energiebilanz mittels multipler linearer Regression dargestellt wird, wird in Kapitel 10.3.1 die
Modellierung der kurzwelligen Einstrahlung ausgefihrt.

10.3.1 Flachenhafte Modellierung der kurzwelligen Einstrahlung

Berechnungen der kurzwelligen Einstrahlung erfordern neben der Berilcksichtigung der Geo-
metrie auch die Abschétzung des Einflusses der Atmosphare auf den Strahlengang (Lacis und
Hansen 1974, Dozier 1978). Direkte und diffuse Einstrahlung missen aufgrund unterschiedli-
cher Transmission bei verschiedenen Atmosphdarenbedingungen separat betrachtet werden
(Hay 1976, Munro 1982). Die Modellierung der kurzwelligen Einstrahlung erfolgt mittels des
Programmpakets ‘Shortwave Irradiance Modell’ (SWIM), welches von Parlow (1988) erstellt
wurde. Der eingesetzte Algorithmus berticksichtigt zur Ableitung von diffuser und direkter
Einstrahlung fiir jeden Gitterpunkt des DTM folgende Einflulgréen (Parlow 1996):

Deklination der Sonne fir den Tag im Jahr

Solarkonstante flr den Tag

Azimut der Sonne fiir den Zeitpunkt der Modellierung

Sonnenauf- und Sonnenuntergangszeitpunkt fur den Tag der Modellierung
Hohe der Sonne tber dem Horizont fir den Zeitpunkt der Modellierung
Einschrankung des oberen Halbraumes durch das umgebende Gelénde

o EinfluB einer breitenkreisabhangigen Standardatmosphére auf den Strahlengang
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Abb. 10.5: Gemessene und modellierte Globalstrahlung fiir den 17.01.1995.

Im SWIM ist fur die hohen Breiten eine Standardatmosphére der Nordhalbkugel vorgesehen.
Im Vergleich zu den direkten Messungen im Untersuchungsgebiet liefert SWIM bei wolken-
loser Atmosphare eine kurzwellige Einstrahlung, die um 19% niedriger liegt als die an der
AWS erfalte kurzwellige Einstrahlung. Das Modul SWIM ermdglicht jedoch, multiplikative
Faktoren fir direkte und diffuse Einstrahlung zu setzen, die die Unterschiede zwischen
lokalem AtmosphareneinfluR und der gewahlten Standardatmosphére ausgleichen. Nachdem
beide Faktoren auf 1.19 eingestellt worden waren, konnte am Gitterpunkt des DTM, der dem
Standort der AWS entspricht, hervorragende Ubereinstimmung mit den MeRdaten fiir einen
wolkenlosen Tag erreicht werden (Abb. 10.5).

Abb. 10.6 zeigt als Beispiel einer flachenhaften Simulation die Globalstrahlung am 17. Januar
1995 um 16.00 wahrer Ortszeit. Die durch die Kanten zwischen den beiden unterschiedlichen
DTM erzeugten Artefakte treten deutlich hervor. In den Tallagen der beiden Gletscher
werden Strahlungsfliisse zwischen 500 W/m? und 700 W/m? modelliert.

Zur weiteren Bearbeitung mufte eine Zeitreihe flachenhafter Globalstrahlungssimulationen
erstellt werden. Die in Abschnitt 10.4 vorgestellte Ableitung des Schneedeckenzustandes
arbeitet mit Zeitreihen aus Tagesquartalen - also mit Mittelwerten tber jeweils 6 Stunden. Die
Modellierung mit dem Modul SWIM erzeugt aber eine momentane Einstrahlung zum
vorgegebenen Zeitpunkt.

Abb. 10.6: Modellierung der Globalstrahlung mit SWIM am 17.01.1995 um 16.00 Uhr Ortszeit fiir
die Oberflache der beiden Gletscher Northeast und McClary.
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Abb. 10.7:  Vergleich von gemessener Globalstrahlung (durchgezogene Linie), modellierter Global-
strahlung ohne Bewdlkungskorrektur (Linie aus Punkten und Strichen) und modellierter
Globalstrahlung mit Korrektur des Einflusses der Bewdlkung (gestrichelte Linie). Am
wolkenlosen Tag, dem 17.01.1995, liegen alle drei Kurven praktisch deckungsgleich. Ab-
gebildet sind jeweils drei Werte pro Tag fiir die Uhrzeiten 9:00, 14:00 und 20:00.

Es werden fur die Modellierung der Globalstrahlung im SWIM fir die vier Tagesquartale die
Zeitpunkte 4 Uhr, 9 Uhr, 15 Uhr und 20 Uhr gesetzt. Aus den AWS-Daten der
Globalstrahlung werden Mittelwerte der Tagesquartale gebildet. Diese werden jeweils mit
dem Stundenmittel um 4 Uhr, um 9 Uhr, um 15 Uhr und um 20 Uhr verglichen. Das tages-
zeitabhangige Verhéltnis zwischen dem Wert der Einzelstunde und dem Quartalsmittelwert
wird als Korrekturfaktor im weiteren mitgefihrt, so daB der Unterschied zwischen
momentaner Modellierung und dem zugehdrigen Mittel des Tagesquartals bertcksichtigt
wird. Zur Abschatzung des Einflusses der Bewdlkung werden h&ufig Parametrisierungen in
Abhéangigkeit des beobachteten Wolkentyps und der Wolkenbedeckungsrate eingesetzt
(Davies et al. 1975). Da von drei AWS innerhalb des Untersuchungsgebietes Messungen der
Globalstrahlung vorliegen, kann der EinfluR der Bewdlkung direkt aus dem Verhaltnis (ra)
von modellierter Einstrahlung fiir wolkenlosen Himmel und beobachteter Einstrahlung an den
AWS berechnet werden. In einem iterativen ProzeR wurden multiplikative Faktoren fiir die
direkte und die diffuse Einstrahlung gesucht, so dal3 die Abweichung zwischen modellierter
und gemessener Einstrahlung minimiert wird. Da bereits dinne Bewdlkung die direkte
Einstrahlung stark vermindert, wahrend die diffuse Einstrahlung erst durch dichtere
Bewolkung beeintrachtigt wird, wurden die Faktoren zur Anpassung der direkten (dr) und der
diffusen (df) Einstrahlung mit Funktionen in der Form

df = dfy-(ra)® (10.10)
dr = dro-(ra)® (10.12)

angepalt. Der Index 0 bezeichnet die Faktoren fir wolkenlosen Himmel. Bei Bewdlkung er-
gibt sich
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O<ra<l1.

Bei Strahlungswetter wird ra zu 1. Die beiden Koeffizienten a und b wurden so lange variiert,
bis sich fur die gesamte Zeitreihe die geringste Gesamtabweichung zwischen modellierter und
gemessener Einstrahlung ergab. Optimale Ubereinstimmung wurde mit den Werten

a=05 und (10.12)
b=13 (10.13)

erzielt. Diese Werte spiegeln den Effekt wieder, dall mit abnehmender Durchléssigkeit der
Wolkendecke die direkte Strahlung rascher erniedrigt wird als die diffuse Strahlung. Abb.
10.7 zeigt die gemessene Globalstrahlung, die mit 10.10 und 10.11 modellierte Strahlung und
die Strahlung, wie SWIM sie fir wolkenfreie Verhéltnisse berechnet, im Zeitraum vom
15.0195 bis zum 25.01.95 an der AWS ‘Campamento’. Dargestellt sind die Werte fiir 9.00
Uhr, 14.00 Uhr und 20.00 Uhr. Am wolkenfreien Tag des 17.01.1995 ergibt sich eine
Ubereinstimmung aller drei Kurven. Mit diesem Verfahren konnte eine Zeitreihe der
rdumlichen Differenzierung der Globalstrahlung erstellt werden, die der wieteren
Modellierung als Eingabedatensatz zur Verfligung steht.

10.3.2 Schéatzung der Energiebilanz durch eine multiple lineare Regression

Zur Ableitung der rdumlichen Differenzierung der Energiebilanz im Untersuchungszeitraum
ist es notwendig, eine Methode einzusetzen, die es erlaubt, von den Grélien, die flachenhaft
vorliegen, auf die Energiebilanz zu schlieBen. Eine raumzeitliche Modellierung auf
physikalischer Basis erfordert, dal} Lufttemperatur, Luftfeuchte, Windgeschwindigkeit, Ober-
flachentemperatur und Strahlungsbilanz in ihrer raumzeitlichen Differenzierung darstellbar
sind. Da diese Bedingung nicht erfillt ist, wird ein statistischer Ansatz verfolgt, der die
Energiebilanz in Abhédngigkeit weniger GroRen beschreibt. Zugrunde gelegt wurde die
physikalisch berechnete Energiebilanz und die MeBwerte der AWS ‘Campamento’. Alle
Datenreihen wurden als Mittel iber 6 Stunden bereitgestellt. Die lineare Regression zwischen
der Energiebilanz und verschiedenen Klimaelementen zeigt, dal3 die Energiebilanz nahezu
keine lineare Abhédngigkeit von der Luftfeuchte und von der Windgeschwindigkeit aufweist.
Die Korrelationskoeffizienten liegen zwischen 0.1 und 0.25. Dies ist darauf zuriickzufihren,
dalR je nach Kombination aus relativer Luftfeuchte und Lufttemperatur die Summe der
turbulenten Warmestrome positives oder negatives Vorzeichen annehmen kann, wahrend die
Windgeschwindigkeit linear in die physikalisch abgeleiteten Gleichungen (2.32) und (2.35)

Regressions- | Korrelation (r)
koeffizient
Lufttemperatur 9.971 0.55
Kurzwellige Einstrahlung 0.088 0.37
Multiple Korrelation 0.6
Regressionskonstante (co) | -3.097

Tab. 10.2: Ergebnisse der multiplen linearen Regression zwischen Lufttemperatur und kurzwelliger
Einstrahlung als erkldrenden Variablen und der Energiebilanz fir die AWS
‘Campamento’ auf der Basis von Mittelwerten Uber 6 Stunden.
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Abb. 10.8: Streudiagramm des Zusammenhangs von Energiebilanz und Lufttemperatur (rechts) bzw.
Energiebilanz und Globalstrahlung (links) an der AWS ‘Campamento’. Jeder Datenpunkt
reprasentiert einen 6-Stunden-Mittelwert. Die Linien bilden die Regressionsgeraden ab.

eingeht. Dagegen ist der Zusammenhang mit der kurzwelligen Einstrahlung (r = 0.37), der
Strahlungsbilanz (r = 0.55) und der Lufttemperatur (r = 0.55) starker ausgepréagt.

Zur Abschétzung des Einflusses der Einzelgrofien wird eine multiple lineare Regression mit
der Energiebilanz (E) als zu erklarender Variablen und Strahlungsbilanz, Lufttemperatur und
kurzwelliger Einstrahlung als unabhangigen Variablen (A;) in der Form

E=c,+),C -A, (10.14)
mit ¢ : Regressionskonstanten
Ci : Regressionskoeffizient der GroRe (A)

durchgefunhrt.

Aufgrund der starken Abhangigkeit der Lufttemperatur von der Hohe kann unter Annahme
eines mittleren hypsometrischen Hohengradienten auf Grundlage des Geldndemodells eine
flachenhafte Darstellung der Lufttemperatur erreicht werden. Auch die kurzwellige Ein-
strahlung kann mit Hilfe des DTM modelliert werden. Zur Modellierung der gesamten
Strahlungsbilanz miRte neben der Lufttemperatur und der Luftfeuchte auch die Oberflachen-
temperatur in ihrer flichenhaften Auspragung bekannt sein, um die langwellige Ausstrahlung
der Schneeoberflache zu berechnen (Filippova und Babich 1995). Da diese Grofe nicht
ableitbar ist, wenn nicht in hoher zeitlicher Auflésung fernerkundlich gewonnene
Thermalluftbilder vorliegen, ergeben sich groRe Unsicherheiten bei der rédumlichen
Modellierung der Strahlungsbilanz. Zudem zeigt sich, dalR der multiple lineare
Regressionskoeffizient unter Einbezug der Strahlungsbilanz lediglich von 0.6 auf 0.66
ansteigt. Dies bedeutet, dal bei einem linearen Ansatz der Einflul? der Strahlungsbilanz auf
die Energiebilanz zu einem groRen Teil durch kurzwellige Einstrahlung und Lufttemperatur
erklart werden kann.

Die starke Abhangigkeit der Energiebilanz von der Lufttemperatur, die dabei zum Ausdruck
kommt wurde bereits in Kapitel 7 diskutiert. Auf die hohe Korrelation zwischen
Globalstrahlung und Strahlungsbilanz im Sommer der hohen Breiten und bei zeitlich wenig
veranderlicher Albedo weisen Scherer und Parlow (1994) hin. Die multiple lineare
Regression mit den beiden GrofRen Lufttemperatur und kurzwellige Einstrahlung als
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erklarenden Variablen ergibt die in Tabelle 10.2 zusammengefa3ten Regressions- und
Korrelationskoeffizienten. Das die Korrelation zwischen der Energiebilanz und den beiden
erklarenden GroRen zeigende Streudiagramm ist in Abbildung 10.8 abgebildet. Der aus der
Zeitreihe der Station ‘Campamento’ abgeleitete Zusammenhang wird zur Abschatzung der
Energiebilanz in der Flache eingesetzt. Die Ubertragung in die Flache und die
Parametrisierung durch die lineare Funktion fiihrt zu erheblichen Ungenauigkeiten da das
zeitliche Verhalten und das rdumliche Verhalten der beteiligten GrofRen nicht notwendig
identisch sein muf3. AulRerdem ergibt sich durch die Linearisierung des Zusammenhanges
lediglich eine Abschédtzung erster Ordnung. Die gewonnenen Fl&chendatenséatze der
Energiebilanz kdnnen deshalb nur als Giberschlédgige Abschéatzungen betrachtet werden, die in
ihrer raumzeitlichen Verénderlichkeit dazu eingesetzt werden, den Schneedeckenzustand zu
Klassifizieren.

10.4 Das Schneedeckenmodell

Die im vorangegangenen Abschnitt beschriebenen Modelle des Energiehaushaltes an der
Oberflache der Schneedecke und die in Kapitel 4 vorgestellten Radardaten fuhren zu zwei
unabhangigen Datensatzen ber den raumzeitlichen Verlauf wichtiger Schneedeckeneigen-
schaften. Um beide Informationsschichten miteinander vergleichen zu kdnnen, bendtigt man
ein einfaches Schneedeckenmodell. Die in Kapitel 4 ausgefiihrten Ruckstreucharakteristika
der Schneedecke erlauben die Abschédtzung, daf? bei der mittleren Schneekorngréfle in der

Abschétzung der Energiebilanz
und der Lufttemperatur fir jeden
Gitterpunkt fiir jeden Zeitschritt

v v

Wenn Wenn
E>0 E<O
und und
T>0 T<0
¢ Schneedecke mit
8 Schichten von

jeweils 10 cm

Grone D Enora)

... die Zahl der feuchten Schichten um eins

Abb. 10.9:  Ablauf der Bearbeitung des Schneedeckenmodells.
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Perkolationszone der beiden Gletscher die Eindringtiefe fur den Radarimpuls bei minimal
angefeuchteter Schneedecke ca. 0.8 m betragt (Friedrich 1996). Der EinfluR durch geénderte
atmospharische Randbedingungen reicht innerhalb eines Zeitintervalls von 6 Stunden bis in
ca.. 10 cm. Diese Abschétzung ergibt sich aus Messungen der Schneetemperatur wéhrend
kurzer Perioden mit niederiger Lufttemperatur. Das Schneedeckenmodell ist deshalb aus 8
aquidistanten Schichten von jeweils 10 cm Dicke aufgebaut.

Der Rechenablauf bearbeitet die Zeitreihe der Flachendatensétze fir kurzwellige Einstrahlung
und Lufttemperatur sequentiell. Das Schema dieser Verarbeitung ist in Abbildung 10.9 ver-
anschaulicht. Zuerst wird fir jeden Gitterpunkt die Energiebilanzabschatzung mittels des
linearen Ansatzes vorgenommen. Anschliefend wird an jedem Gitterpunkt geprift, ob
Lufttemperatur und Energiebilanz positiv oder negativ ausfallen. Wenn beide Parameter
positiv sind, wird die Zahl der feuchten Schichten des Gitterpunktes um eine erhéht. Wenn
beide Parameter negative Werte annehmen, wird die Anzahl der feuchten Lagen im Schnee-
deckenmodell um eine erniedrigt. In allen anderen Féllen wird keine Anderung des Schnee-
deckenzustandes durchgefiihrt. Wenn das gesamte Schneepaket durchfeuchtet ist, wird auch
bei weiter positiven Werten fiir Energiebilanz und Lufttemperatur keine weitere Durch-

Abb. 10.10: Modellergebnis fir den 18.01.1995. Lediglich die hellsten Flachen stehen fir ganz
durchgefrorene Schneedecke. Dunklere Grautdne bilden Flachen ab, fur die im
Schneedeckenmodell Flussigwasser in mindestens einer der Schichten in den obersten 80
cm der Schneedecke auftreten.
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feuchtung angenommen. Im umgekehrten Fall, bei vollstandig durchgefrorener Schneedecke
und weiter negativer Lufttemperatur und negativer Energiebilanz, wird ebenfalls keine
Veranderung im Schneedeckenmodell durchgefuhrt. Die Verarbeitung der Zeitreihe startet
mit einer Durchfeuchtung von drei Schneeschichten an allen Gitterpunkten. Nach einigen
Zeitschritten ergibt sich ein Raummuster, welches den Eingabedatensétzen von kurzwelliger
Strahlung und Lufttemperatur entspricht.

10.5  Vergleich von modelliertem und fernerkundlich abgeleitetem Schneedeckenzu-
stand

Die Bearbeitung der Zeitreihe im Modell wurde fur den Zeitpunkt des Satellitentiberfluges
angehalten und der dabei gefundene Zustand der Schneedecke (Abb. 10.10) wird mit dem
Satellitenbild verglichen (Abb. 10.11). Nur die hellste Ténung in Abbildung 10.10 entspricht
einer vollig durchgefrorenen Schneedecke. Alle anderen Flachen symbolisieren eine
Schneedecke mit einem gewissen Flussigwassergehalt in den oberen 80 cm des Schneepakets.
Dieser Flussigwassergehalt mu im Satellitenbild zu einer signifikanten Reduzierung des
rickgestreuten Signals, also zu geringeren Grauwerten fuhren. Der Vergleich von Abbildung
10.10 und 10.11 zeigt, dal Modell und Satellitenbild am 18.01.1995 um 2.00 Uhr

Abb. 10.11: Satellitenbild vom 18.01.1995 in der Geometrie des Gelandemodells. Die Georeferenzierung der
Abb. 10.10 und 10. 11 entspricht der topographischen Skizze (Abb. 13.1 im Anhang).
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argentinischer Zeit gut tbereinstimmen. Auf dem Northeast-Gletscher reicht die Anfeuchtung
der Schneedecke bis in den TalschluB auf fast 600 m N.N. Auch auf dem McClary-Gletscher
liegt der Ubergang zur vollstandig gefrorenen Perkolationszone in diesem Ho6henniveau.
Selbst die Anfeuchtung im nordwértigen AbfluR des McClary-Gletschers kann im
Satellitenbild und im Modell erkannt werden. Eine Abweichung ergibt sich flr den nérdlich
vom McClary-Gletscher befindlichen Todd-Gletscher. Diese ist vermutlich auf das ungenaue
Hohenmodell in diesem Bereich zuriickzufiihren, da das hochauflosende DTM des IfAG
Frankfurt diesen Gletscher nicht umfaft.

Da fur den Zeitraum der Geldndekampagne 1994/95 keine weiteren geeigneten
Satellitenbilder vorlagen, wurden Satellitenbilder und Geldndedaten der Geldndekampagne
1993/94 fur weitere Tests des Modells eingesetzt. Der Schneedeckenzustand von drei
weiteren Szenen konnte so mit dem Modellergebnis verglichen werden. Die Hohenlage des
Uberganges von angefeuchteter und durchgefrorener Schneedecke wurde fiir alle vier
Zeitpunkte sowohl aus den Satellitenbildern (— Kapitel 4) als auch aus dem Modell
extrahiert. Das Ergebnis des Vergleichs ist in Abbildung 10.12 aufgetragen. Es zeigt sich, dal3
fir zwei Satellitenbilder im Sommer 1993/94 ebenso wie fiir den 18.01.1995 Modellierung
und Satellitenbild in guter Ubereinstimmung stehen. Am 13.02.1994 ergibt sich eine
Uberschatzung der Ausdehnung der aktuellen NaRschneezone durch das Modell. Zur
Erlauterung dieser Uberschitzung kann der Temperaturgang in Sommer 1993/94 betrachtet
werden.
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Abb. 10.12: Vergleich der Hohe des Ubergangs von gefrorenem zu angefeuchtetem Schnee im Modell
und in den ERS-1-Satellitenbildern flr vier Zeitpunkt 1994 und 1995.
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Abb. 10.13: Lufttemperatur am Punkt Al im MeRfeld wéhrend der Gelandekampagne 1993/94. Die
senkrechten gestrichelten Linien markieren die Akquisitionszeiten von Radarbildern.

Der Temperaturverlauf wahrend der Geldndekampagne im Sommer 1993/94 am Punkt Al im
MeRfeld ist in Abb. 10.13 dargestellt. Es zeigt sich, dall ein Tag vor der Akquisition des
Satellitenbildes ein starker Temperaturanstieg von -1.5°C auf +4°C zu verzeichnen war, der
allerdings bereits am 13.02.94 also dem Uberflugtermin durch einen Temperaturriickgang auf
0°C abgeldst wurde. In den vier Tagen vor dem Temperaturanstieg blieb die Lufttemperatur
fast immer unter dem Gefrierpunkt. Die Auswirkung des kurzzeitigen hohen Anstieges der
Lufttemperatur wird im Modell (berschéatzt. Das Modell erkennt eine Durchfeuchtung der
Schneedecke, die bis zum Uberflugtermin am Morgen des 13.02.94 noch bis 430 m N.N.
reicht. Wie das zugehdrige Satellitenbild aufzeigt, war der Einfluf3 des kurzzeitigen Tempera-
tursprungs auf die Schneedecke aber nicht so markant. Solche kurzzeitigen Schwankungen
konnten mit einer aufwendigeren Parametrisierung der Schneedecke, die den Wéarmeflu3 und
die Phasenumwandlungen in der Schneedecke auf physikalischer Basis berechnet, modelliert
werden. Trotz dieser Einschrankung zeigt Abb. 10.12, dal? die unterschiedliche Temperaturni-
veaus der beiden Sommer 1993/94 und 1994/95 zur Verschiebung der mittleren Lage des
Uberganges von angefeuchteter zu durchgefrorener Schneedecke fiinrten. Die Veranderung
lakt sich Ubereinstimmend aus den Radarbildern und aus den meteorologischen MelRdaten
ableiten.

10.6 Konsequenzen aus den Modellergebnissen

Auf der Grundlage der erhobenen Daten konnen die beiden Sommer 1993/94 und 1994/95
verglichen werden. In Tabelle 10.3 sind die mittlere Lufttemperatur im Mittel der Monate No-
vember bis Februar an der Station San Martin, die Hohe der Gleichgewichtslinie und die
Hohe der NaRschneegrenze zusammengefa3t. Mit dem Unterschied der Lufttemperatur von
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Abb. 10.14: Hohen-Flachen-Verteilung von Northeast-Gletscher (Saulen mit durchgezogenen Linien)
und McClary-Gletscher (Saulen mit gestrichelten Linien) in Klassen von jeweils 50
Hohenmetern.

2.2 K geht eine Verschiebung der Hohe der Gleichgewichtslinie um mindestens 110 m einher
(— Kapitel 9). Die Grenze von Nalischnee zu durchgefrorener Schneedecke verschiebt sich
sogar um fast 300 Héhenmeter nach oben. Weiter steigende Sommermitteltemperaturen auf
der Westseite der Antarktischen Halbinsel werden also zur Konsequenz haben, daR sich
Ablationszonen in den kistennahen Lagen der Gletscher der inneren Marguerite Bay
ausbilden. Mit der Ablation der gesamten saisonalen Schneedecke wird in den Ablations-
zonen die Albedo stark zuriickgehen, sobald gro3flachig das Gletschereis an die Oberflache
kommt. Die dadurch erhohte Strahlungsbilanz an der Gletscheroberflache wird die Ablation
im Spatsommer erheblich erhthen und zu AbfluR von Schmelzwasser in die See fihren.

Unabhangig von der langfristigen Anderung der Kinetik der Gletscher wird diese kurzfristig
einsetzende Anderung groRe Konsequenzen fir piedmontartige Gletscher wie den Northeast-
Gletscher haben, weil die Weitung des Gletscher in den Tallagen bedeutet, dall grofie
Flachenanteile in der potentiellen Ablationszone zu finden sind. Abb. 10.14 zeigt die H6hen-
Flachen-Verteilung von Northeast- und McClary-Gletscher. Beim Northeast-Gletscher ist der
grote Flachenanteil auf die Lagen bis 350 m tber dem Meer konzentriert. Die Ausweitung
der Ablationszonen, wie sie sich bei steigender Sommermitteltemperatur sowohl aus den Sa-
tellitenbildern als auch aus der Modellierung ergibt, wird also umgehend grof3e Flachenanteile
des Gletscher erfassen. Am McClary-Gletscher durften die kurzfristigen Konsequenzen nicht
so einschneidend sein, da der Hauptteil seiner Oberflache zwischen 550 m und 700 m N.N. zu
finden ist. In dieser Hohe treten auch bei etwas hoheren Sommermitteltemperaturen in der
Perkolationszone keine langanhaltenden Perioden mit Schneeschmelze auf.
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San Martin (Nov. Bis Feb.)

Sommer 1993/94 | Sommer 1994/95
Hohe der Gleichgewichtslinie ca. 0 m 0. d. Meer. ca. 110 m . d.
Meer
Mittlere aktuelle Naf3schnee- ca. 270 m 0. d. ca. 560 m 0. d.
grenze in Satellitenbildern Meer Meer
Mittlere Lufttemperatur in -1.0°C +1.2°C

Tab. 10.3:  Vergleich von mittlerer Lufttemperatur und Hohenlage der Grenzen von Schneezonen auf
McClary-Gletscher und Northeast-Gletscher in den Sommern 1993/94 und 1994/95.

Die im Rahmen der vorliegenden Arbeit entwickelten bzw. eingesetzten Verfahren,
ermoglichen es, die Verdnderungen in den kiistennahen Bereichen der Gletscher zu
beobachten und zu quantifizieren. Damit kann auf der Grundlage einfacher meteorologischer
Messungen und mit Hilfe von Fernerkundungsdaten ein Beitrag zum regionalen Klima-

‘monitoring* geleistet werden.

Daruber hinaus erhalt man, zusatzlich zu den an Mel3punkten gewonnenen Trends der
Lufttemperatur, Aussagen uber die rdumlich differenzierten Konsequenzen regionalen

Klimawandels.
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11 Zusammenfassungen
11.1 Zusammenfassung

Die Antarktische Halbinsel stellt im Hinblick auf die Analyse regionaler Auswirkungen von
globalem Klimawandel einen Raum von besonderem Interesse dar. Mit ihrer groRen Nord-
Sud-Erstreckung ragt das Gebirge als einziges Hindernis in den zirkumpolaren
Westwindgiirtel der Stdhemisphare. Die Wechselwirkungen zwischen der Zirkulation der
niederen Breiten dieser Halbkugel und dem Zirkulationssystem der Antarktis haben direkte
Auswirkung auf die atmosphérische Zirkulation im Westwindglrtel und auf die
Meereisverteilung in dieser Zone. Bedeutsam ist in diesem Zusammenhang, dal3 in den letzten
50 Jahren auf der Westseite der Antarktischen Halbinsel ein Erwdrmungstrend von 2.5 K
gemessen wurde. Korrespondierend damit wies die Meereisausdehnung in der Bel-
lingshausensee westlich der Antarktischen Halbinsel in den letzten 25 Jahren einen negativen
Trend auf.

Vor diesem Hintergrund bespricht die vorliegende Arbeit die bisherigen Erkenntnisse uber
das regionale Klima der Marguerite Bay an der Westseite der Antarktischen Halbinsel. Dieses
ist durch die geschitzte Lage im Lee der die Bucht umgebenden groRen Inseln - Alexander
Island und Adelaide Island - sowie des Gebirgskammes der Antarktischen Halbinsel geprégt.
Westwetterlagen mit der Anstromung warmer und feuchter Luft aus nordwestlicher Richtung
sowie Ostwetterlagen mit Fohneffekten dominieren dabei das Witterungsgeschehen. Wichtig
ist in diesem Zusammenhang, daB sich im inneren Teil der Marguerite Bay bei
Mitteltemperaturen in den Sommermonaten um 0°C derzeit lediglich auf nordexponierten
Gletschern in den untersten Lagen schmale Ablationszonen ausbilden.

Die Gelandearbeiten konzentrierten sich auf die beiden Gletscher Northeast und McClary bei
67° West und 68° Sud in der Marguerite Bay. Im Sommer 1994/95 wurden auf Northeast- und
McClary-Gletscher drei automatische Wetterstationen betrieben und auflerdem in Schnee-
schachten und an Ablationsstangen Schneedeckenentwicklung und Schneedeckenaufbau
dokumentiert. Durch Auswertung der entsprechenden Daten wurde nachgewiesen, daf} der be-
obachtete Schneedeckenabbau im Sommer mit der mikrometeorologischen Ableitung der
Energiebilanz der Schneedecke weitgehend tbereinstimmt. Es konnte gezeigt werden, dal} die
sommerliche Energiebilanz an der Oberflache der Schneedecke durch die turbulenten War-
mestréme dominiert wird. Der Energiegewinn der Schneedecke beruht iberwiegend auf dem
Eintrag fuhlbarer Warme.

Weiterhin wurde auf der Basis eines digitalen Gelandemodelles die raumzeitliche
Differenzierung der Energiebilanz abgeschatzt und mit Hilfe eines im Rahmen der
vorliegenden Arbeit entwickelten einfachen Modells auf den Zustand der Schneedecke
geschlossen. In dem Modell wird die Unterscheidung in aktuelle Nal3schneezone und Perkola-
tionszone mit durchgefrorenem Schnee getroffen. Diese Unterscheidung kann auch mit Hilfe
von Radarsatellitenbildern erfolgen. In einem weiteren Schritt wurde mit dem vorliegenden
Modell die Lage der Schneezonen in den beiden Sommern 1993/94 und 1994/95 abgeleitet
und mit Radarbildern verglichen. Beide Methoden ergeben tbereinstimmende Ergebnisse. Im
einzelnen ergibt sich, dal die hohere Sommermitteltemperatur 1994/95 (+1.2°C) gegeniber
der von 1993/94 (-1.0°C) zu einem Anstieg der Grenze zwischen den beiden Schneezonen um
ca. 290 m fhrt.

Abgeleitet aus Schneeschachterhebungen und Ablesungen an Ablationsstangen wird
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aullerdem gezeigt, daB die winterliche Akkumulation - kleinrdumig differenziert - in den
untersten 500 Hohenmetern der Gletscher zwischen 300 mm und 500 mm Wasserdquivalent
betragt. Die sommerliche Ablation ist abhangig von der Lufttemperatur und damit von der
Hohenlage und belduft sich in den untersten Lagen auf Werte zwischen 200 und 400 mm
Wasserdquivalent. Diese Beobachtungen ergeben auRerdem, dal sich am Ende des Sommers
1994/95 auf dem Northeast-Gletscher eine Ablationszone ausbildete, die bis in ca. 110 m tber
dem Meer reichte.

Daraus folgt, dal? bei einer Erhohung der Sommermitteltemperaturen auf den kistennahen Be-
reichen der Gletscher dieser Region groRflachig mit der Ausbildung von Ablationszonen ge-
rechnet werden mul3. Als Teil der gesamten Gletschermassenbilanz gewinnt - bei anhaltender
Erwarmung - der AbfluR von den Gletschern im Sommer durch die niedrigere Albedo aperer
Gletscherflachen erheblich an Bedeutung. Im Gegensatz zu langfristigen Anpassungen der
Gletscherdynamik an Klimaschwankungen werden die hier diskutierten Veranderungen kurz-
fristig wirksam. Die in der Untersuchung erarbeiteten Verfahren ermdglichen es, diese kurz-
fristigen Anderungen zu beobachten und zu analysieren.
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11.2 Abstract

The Antarctic Peninsula is a region of special interest with respect to the regional impact of
global climate change. With its large extent from north to south the mountain ridge constitutes
the sole obstacle for the circumpolar west wind zone of the southern hemisphere.
Teleconnections between lower latitude atmospheric circulation and the atmospheric
circulation of Antarctica directly influence the circulation within the west wind zone and also
the distribution of sea ice in this region. A warming trend of 2.5 Kelvin has been observed on
the west side of the Antarctic Peninsula underlining the great significance of the issue.
Furthermore, sea ice extension in the Bellingshausen Sea west of the Antarctic Peninsula has
showed a negative trend during the last 25 years.

This study sets out to discuss the state-of-the-art knowledge and understanding of the regional
climatology of Marguerite Bay on the west coast of the Antarctic Peninsula. The regional
climate of the area is predominantly influenced by its sheltered situation through protection
by large surrounding islands, - e.g. Alexander Island and Adelaide Island - and the mountain
chain of the Antarctic Peninsula. Synoptic situations with advection of warm and moist air
masses from the north west and situations with féhn-type winds from the east predominate
meteorology. In the inner part of Marguerite Bay mean air temperatures during the summer
months rise only slightly above 0°C. Therefore, until recently small ablation zones could only
be observed on northward orientated glaciers.

Field work was carried out on the Northeast and McClary Glacier at 67° west and 68° south
in Marguerite Bay. Three automatic weather stations were in operation on the Northeast - and
McClary Glaciers in the summer of 1994/95. Furthermore, snow cover characteristics and
snow cover development was observed by means of snow pits and ablation stakes. There was
good agreement between the snow melt observed in summer and the snow melt calculated
from micro-meteorological measurements by means of energy balance computations. It is
shown that the summertime energy balance at the surface of the snow cover is predominated
by turbulent heat fluxes. Energy input into the snow cover is mainly due to energy gain by
sensible heat flux.

Spatial and temporal distribution of the energy balance was estimated using a simple model.
This model is based on a digital elevation model and was developed to separate the snow
cover into an currently wet snow zone and a percolation snow zone with snow that is
currently completely frozen. This separation can also be obtained from radar satellite
imagery. The altitude of the transition from wet snow to frozen snow was derived from
meteorological data within the model for the summers of 1993/94 and 1994/95. The results
were compared with radar satellite images. Results from both methods were consistent. The
mean air temperature in summer was 1.2 Kelvin higher in summer 1994/95 compared to the
summer of 1993/94. This resulted in the altitude of the transition between the two snow zones
increasing by approximately 290 m.

Accumulation during winter varies considerably spatially. Readings in snow pits and at
ablation stakes return values between 300 mm and 500 mm of water equivalent. The ablation
in summer correlates with the mean air temperature and altitude. In the lowermost parts of the
glaciers ablation amounts to 200 to 400 mm of water equivalent. The observations show that
an ablation zone developed on the Northeast Glacier at the end of the summer of 1994/95.
The equilibrium line altitude then was at 110 m above sea level.
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Hence, further warming in summer in coastal regions will trigger the formation of large
ablation zones on the glaciers. In the case of further warming, run-off from glaciers - as one
part of the mass balance - will gain importance because the albedo of bare glacier ice in these
ablation zones is much lower than the albedo of wet snow. In contrast to long-term
adjustments of the glacial dynamic to climate variations, the changes in the snow cover have
short-term consequences. The methods developed in this study enable the monitoring and
analysis of these short-term changes.
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11.3 Resumen

La Peninsula Antartica representa un espacio de interés especial con respecto al anélisis de los
efectos regionales del cambio climatico global. Con su gran extensién del norte al sur, la
cordillera forma el Unico obstaculo en la zona de vientos de oeste en el hemisferio sur. El
efecto inverso entre la circulacion de las latitudes bajas de este hemisferio y el sistema
circular de la Antéartida tienen efecto directo a la circulacion atmosférica en la zona de vientos
de oeste y en la distribucién del hielo maritimo en esta zona. Es significativo en este contexto
que un calentamiento de 2,5 K se midi6é en el lado occidental de la Peninsula Antartica
durante los ultimos 50 afios. En concordancia con eso la extensién del hielo maritima del Mar
Bellingshausen en el oeste de la Peninsula Antartica mostrd una tendencia negativa en los
ultimos 25 afos.

Es la intencidn del trabajo presente plantear los conocimientos que hubo hasta ahora sobre el
clima regional en la Bahia Margarita en el lado occidental de la Peninsula Antartica. Este
clima se caracteriza por la posicién protectora en el sotavento de las islas grandes Isla
Alexander e Isla Adelaide que se encuentran alrededor de la bahia asi como por la cresta
montafiosa de la Peninsula Antartica. Tanto las situaciones sindpticas occidentales con
adveccion de aire caliente y himedo del noroeste como situaciones sindpticas orientales con
efectos de foehn dominan las condiciones atmosféricas. Resulta importante en este contexto
que en el interior de la Bahia Margarita se forman actualmente pequefios areas de ablacion en
los sitios méas bajos debido a temperaturas medias hacia 0° C durante los meses de verano
exclusivamente en los glaciares expuestos al norte.

El trabajo empirico se concentra en los dos glaciares Northeast y McClary a 67° del oeste y
68° del sur en la Bahia Margarita. En el verano de 1994/95 se instalaron tres estaciones
climaticas automaticas en los glaciares Northeast y McClary y ademés se observo la
metamorfosis de la capa de nieve y la estructura de ella en perfiles de nieve y con bastones de
ablacion. Mediante el analisis de los datos correspondientes se pudo comprobar que durante el
verano la reduccion observada de la capa de nieve coincide en gran escala con la derivacion
micrometeoroldgica del balance de energia de la capa de nieve. Se pudo demonstrar que el
balance de energia del verano en la superficie de la capa de nieve estd dominado por los flujos
turbulentes de calor. La ganancia de energia de la capa de nieve se basa sobre todo en el flujo
de calor perceptible.

En la base de un modelo de terreno se evaludé ademas la diferencia espacio-temporal del
balance de energia y se comprobo el estado de la capa de nieve con la ayuda de un modelo
simple que se desarollo en el marco de este trabajo. Este modelo define la distincion de una
zona actual de nieve himeda y de la zona de percolacidén con nieve helada. La distincion
puede suceder también con la ayuda de imagenes satelitales radares. En el caso siguiente se
derivd la posicion de las zonas de nieve en los veranos 1993/94 y 1994/95 con el modelo
presente y se la comparé con imagenes satelitales radares. Ambos métodos producen
resultados concordantes. Resulta que la temperatura media del verano de 1994/95 (+1.2°C)
que fue mas alta, comparada con la del verano de 1993/94 (-1.0° C) llega a una subida del
limite entre las dos zonas de nieve de aproximadamente 290m.

Para los primeros 500 m de altura de los glaciares demostran mediciones de bastones de
ablacion y perfiles de nieve ademés una acumulacion invernal entre 300 y 500 mm de
equivalente de aqua y una diferencia espacial pequefia. La ablacion de verano depende de la
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temperatura del aire y de la altura y llega a valores entre 200 y 400 mm de equivalente de
agua en alturas mas bajas. Ademas estas observaciones dan como resultado que al final del
verano de 1994/95 se formo una zona de ablacion en el glaciar Northeast que llegd hasta
110 m sobre el nivel del mar.

Resulta que con una subida de las temperaturas medias de verano en los glaciares que se
encuentran cerca de la costa de este region, hay que tener en cuenta que se pueden formar
zonas de ablacion grandes. A causa del albedo bajo de las superficies glaciares sin nieve el
desagie en el verano gana importancia como parte del balance de la masa de los glaciares, si
el calentamiento continua. La dindmica de los glaciares se adapta en periodos largos a
variaciones climaticas. Al contrario de eso los cambios descritos en el trabajo presente tienen
efectos en periodos cortos. Los métodos desarollados en este investigacion hacen posible la
observacion y el analisis de estos cambios a corto plazo.
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Kartographie: K.-D. Lickert, IPG-Freiburg

.13.1: Topographische Skizze des Untersuchungsgebietes abgeleitet aus einem digitalen
Gelandemodell (IfAG Frankfurt). Die in hellem Grau unterlegte Flache deutet die
Oberflache des McClary-Gletscher, die in dunklem Grau gehaltene Flache gehdrt dem
Northeast-Gletscher an. Die Abbildung stellt eine stereographische Projektion mit dem
67° West als langentreu abgebildetem.Mittelmeridian dar. Die 0-Marke auf der X-Achse
bezeichnet die Lage von 67° West. Die Zahlen an den Achsen bezeichnen Entfernungen
in km. Die Zahlen an der Y-Achse geben die Entfernung zum Pol in km an. Der nérdliche
Rand der Abbildung liegt bei ca. 68° Sud. Kleine Dreiecke markieren die Lage der drei
AWS wahrend der Sommerkampagne 1994/95. Die beiden Linien Al bis A17 und Al bis
Y7 kennzeichnen Reihen von Ablationsstangen. Das ‘Meffeld’ befindet sich zwischen
den Punkten A1, A6 und D6 (siehe Abb. 7.3 und 7.4).
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Legende der Schneeschéchte

Harte ~ Feuchte  Dichte [kg/m7]
Faust | ™ trocken 200 - 300 Die Zahlen rechts der Dichtesaule geben den
4 Finger feucht genauen Wert der Schneedichte in diesem
N~ <) 300 - 400 Abschnitt an.

1 Finger % naf

Bleistift |~ tropfend;xx] 400 - 500 Die Zahlen rechts der Feuchtesaule geben die

Messer = Matsch 500 - 600 Summe des Wasseraquivalentes von der Ober-
e flache bis zur Untergrenze der Schicht, an der

Eis i Eis © 600 - 700 der Wert steht.

DLKOK]
X Neuschnee ¢ gerundete Kristalle (trocken)

* Firnschnee U gerundete Kristalle (schmelzend)

Abb. 13. 2:

Abb. 13.3:

Legende zu den Schneeschéchten (Abb. 13.3).

Auf den folgenden zehn Seiten sind alle Schneeschéchte der Sommerkampagne 1994/95
auf den beiden Gletschern Northeast und McClary dokumentiert. Die Nummerierung
setzt sich aus der Zahl 2 als Kennziffer fiir die Sommerkampagne 1994/95 und einer
fortlaufenden  chronologischen ~ Nummerierung  zusammen. Die ersten drei
Schneeschdchte wurden bei der Installation der AWS aufgenommen und haben die
Bezeichnungen 2/0A, 2/0B und 2/0C. Die anschliefenden Schneeschéchte erhielten die
Bezeichnungen 2/01 bis 2/40. Zusétzlich ist in der Kopfzeile jeder Graphik das
Aufnahmedatum und die Bezeichnung des Aufnahmeortes angegeben. Die Bezeichnung
der Lage ergibt sich aud den Abbildungen 7.3 und 7.4. Die Kiirzel A1 und ANT3
bezeichnen den identischen Standort der AWS ‘Campamento’ und der Ablationsstange
Al. Die Kiirzel ‘MC’ und ‘ANT?2’ verweisen auf die AWS auf dem McClary-Gletscher
und die Kiirzel ‘NE’ und ‘ANT1’ beziehen sich auf den Ort der AWS auf dem Northeast-
Gletscher.
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Abb. 13.4 (a): Schneehdhenentwicklung and den Ablationsstangen C1 bis C6 im MefR¥feld (Abb. 7.4).
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Abb. 13.4 (b): Schneehdhenentwicklung an den Ablationsstangen D2 bis D7 im Mef3feld (Abb. 7.4).
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Abb. 13.4 (c): Schneehdhenentwicklung an den Ablationsstangen B2 bis B6 im Mef3feld (Abb. 7.4).
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Abb. 13.4 (d): Schneehdhenentwicklung an den Ablationsstangen Al, B1, C1, DO und D1 im
Melfeld (Abb. 7.4).
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Abb. 13.4 (e): Schneehohenentwicklung an den Ablationsstangen A-2 bis A3 im Melifeld (Abb. 7.4).

P /A\
1 | —O0— Stake A4 T §
] |-o- StakeAS AN
120 | | —o- Stake A6 P %
3 ] i|—= StakeA7 | :
3 { | —— Stake A8 | : o
100 L— 1
z e
j :
o 1
S 80
o 7 :
%] :
© :
o] 7 :
o604
S 1
< :
2 1
g 40
20
0 “;“ I I I I I I I I I I I

Feb Mar Apr May Jun Jul Aug Sep Oct Nov Dec Jan Feb
Time (Feb."94 to Feb'95)

Abb. 13.4 (f):  Schneehdhenentwicklung an den Ablationsstangen A4 bis A8 im Mef3feld (Abb. 7.3).
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Abb. 13.4 (g): Schneehdhenentwicklung an den Ablationsstangen A9 bis A13 auf dem Northeast-
Gletscher (Abb. 7.3).
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Abb. 13.4 (h): Schneehdhenentwicklung an den Ablationsstangen A14 bis Al7 auf dem Northeast-
Gletscher (Abb. 7.3).
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Abb. 13.5:  Schneehthenmessungen an Ablationsstangen zwischen Winter 1996 und Sommer 1996/97 im
MeRfeld (Abb. 7.4).
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