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1 Einführung

Die Inlandeise Grönlands und der Antarktis sind die größten Süßwasserspeicher der Erde.

Sie liefern zusammen mit der Vereisung der beiden Polkappen durch ihre hohe Albedo

einen wichtigen Beitrag zum Strahlungshaushalt der Erde. Variationen in den Schnee-

akkumulationsraten im Zentralteil und den Abschmelzraten an den Rändern der Eiskappen

können Schwankungen der Meeresspiegel verursachen. Ebenso wird der Wärmehaushalt

der Ozeane erheblich durch Wechselwirkungen zwischen dem Ozean und den Inlandeisen

in Form von Eisbergen und Schelfeisen beeinflußt.

Die beiden großen Eisschilde sind seit dem Ende des 18. Jahrhunderts immer wieder Ziel

geowissenschaftlicher Expeditionen. Gerade in den letzten Jahrzehnten ist der Forschung in

diesen Gegenden insofern ein hoher Stellenwert beigemessen worden, als die im Eis

gespeicherten Klimainformationen wertvolle Hinweise auf die zukünftige Entwicklung des

Weltklimageschehens geben können. Insbesondere wurde im Zuge der globalen Erwärmung

durch die zunehmende Menge von Treibhausgasen in der Atmosphäre die Frage aufge-

worfen und diskutiert, inwieweit das Eis der Polkappen abschmelzen könnte und welche

verheerenden Auswirkungen damit verbunden wären.

Um die derzeit ablaufende Klimaentwicklung genau zu verstehen, müssen jedoch zunächst

der Verlauf des Klimas in der Vergangenheit und die Kopplung der verschiedenen, das

Klima beeinflußenden Bereiche wie Eis, Ozean und Landmassen bekannt sein. Infor-

mationen über die Entwicklung des Klimas in der Vorzeit können zu einem großen Teil aus

der inneren Struktur eines Inlandeises gewonnen werden. Eiskörper haben einen

geschichteten Aufbau, der durch ständigen Niederschlag in Form von Schnee an der

Oberfläche und entsprechenden Massenabfluß an den Rändern durch Schmelzen und

Abbrechen von Eisbergen in einer dauernden Fließbewegung bleibt. Im Zentralteil eines

Eisschildes, wo die Fließbewegungen verschwindend gering sind, finden sich im Beispiel

Grönlands Eisschichten mit einem Alter von bis zu 250000 Jahren. Die im Niederschlag

enthaltene Atmosphärenluft wird bei der Verdichtung von Firn zu Eis eingeschlossen und

auf diese Weise im Eisschild konserviert. Ebenso bleiben Jahr für Jahr alle mit dem Schnee

niedergegangenen Bestandteile der Luft wie Staub und vulkanische Asche in der

entsprechenden Schicht im Eis erhalten.
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Diese Informationen können mit Hilfe von Eiskernbohrungen zutage gefördert und ana-

lysiert werden, wie es zwischen 1989 und 1993 in Zentralgrönland von europäischer und

amerikanischer Seite gemacht wurde. An Hand dieser Bohrkerne können Zusammensetzung

der Luft, insbesondere auch der Gehalt an Treibhausgasen, Spurenstoffen und die

Lufttemperatur − um nur einige Parameter zu nennen − mit präziser zeitlicher Zuordnung

für ein Zeitintervall bis über die letzte Warmzeit, das Eem (115...135 ka B.P.), hinaus

rekonstruiert werden (STAUFFER 1993). Für die Datierung der Kerne werden die Ablage-

rungen von bekannten Vulkanausbrüchen auf Island sowie aus dem mediterranen und dem

indonesischen Raum herangezogen (JOHNSEN et al. 1992).

Neben diesen direkten chemisch-physikalischen Informationen können aber auch indirekt

mit Hilfe der Massenbilanz eines großen Eiskörpers weitere wichtige Parameter bestimmt

werden. Dafür werden Angaben über die seitlichen Ausmaße des Eisschildes und seine

Mächtigkeit, den Schneezutrag und die Abschmelzraten sowie die Fließbewegung des Eises

benötigt. Langzeitbeobachtungen im Gelände von Vorschub und Rückzug der Eisränder

reichen z.T. bis ins letzte Jahrhundert zurück. Mit Untersuchungen an Endmoränen werden

Gletscherstände für Zeiträume von mehreren 1000 Jahren rekonstruiert (WEIDICK 1976).

Zustände und Stellungen der Eisränder Grönlands können Auskunft darüber geben, daß

Verzögerungen von langzeitlichen Veränderungen sichtbar werden, die als rezente

Schwankungen der äußeren Bedingungen auf dem Eisschild eingetreten sind.

Eismächtigkeiten, Schneezuträge und Fließbewegungen werden in großräumigen

Untersuchungen auf dem Inlandeis bestimmt. Die Eismächtigkeiten werden über weite

Gebiete meist vom Flugzeug aus erfaßt (GUDMANSEN 1975; HODGE et al. 1990). Für

genauere Studien vor allem der Akkumulationsraten und der Fließgeschwindigkeiten sind

jedoch Messungen auf der Eisoberfläche erforderlich.

Ein derartiges Langzeitmeßprofil quer über das grönländische Inlandeis stellt die 1959

eingerichtete EGIG-Linie (Expedition Glaciologique Internationale au Groenland) dar. Ihr

Aufbau wurde von der 1956 gegründeten EGIG-Kommission beschlossen und basierte auf

Vorarbeiten der Schweizerischen Grönlandexpedition 1912/13 (QUERVAIN 1925), der

"Deutschen Grönlandexpedition Alfred Wegener" 1929 und 1930/31 (WEGENER 1939)

sowie der EPF (Expedition Polaires Francaises) 1948 und 1953 und der SIPRE-Expedition

(Snow Ice and Permafrost Research Establishment) 1955 (BENSON 1962). Im Jahre 1959

konnte während der EGIG-I-Kampagne mit deutscher Beteiligung nach einem Vorschlag

von BROCKAMP (1959) das von West nach Ost verlaufende Profil um den 70. Breitengrad
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erstmals eingerichtet und geodätisch wie auch geophysikalisch vermessen werden. In den

folgenden Jahren forschten zahlreiche Expeditionen im Verlauf dieses Profils. Sie erstellten

damit einen einmaligen Datensatz über die zeitliche Entwicklung des grönländischen

Inlandeises (THYSSEN 1969). Nach der letzten Verlängerungskampagne 1974 wurde in den

80er Jahren beschlossen, dieses Langzeitprofil auch weiterhin für die immer genauer

werden Meßmethoden sowohl in der Geodäsie wie auch in der Geophysik

aufrechtzuerhalten. Gleichzeitig sollte versucht werden, die Untersuchungsergebnisse an

die geplanten Eiskernbohrungen GRIP (Greenland Ice Core Project) und GISP2

(Greenland Ice Sheet Program 2) im Zentralteil Grönlands anzuschließen.

Zu diesem Zweck mußte das EGIG-Profil mit seinen in der Zwischenzeit zum großen Teil

im Schnee versunkenen Beobachtungspegel wiedergefunden und neu vermessen werden.

Daneben sollten die in den Bohrungen gefundenen Strukturen, insbesondere datierbare

Schichten wie z.B. vulkanische Ablagerungen, über das gesamte Profil zusammen mit der

Topographie des dem Eis unterliegenden Felses verfolgt werden. Es lag nahe, für diese

Untersuchungen das elektromagnetische Reflexionsverfahren (im folgenden kurz "EMR"

genannt) einzusetzen, weil es für Unterschiede in der elektrischen Leifähigkeit sowohl

durch metallische Störkörper wie Aluminiumrohre als auch durch saure vulkanische

Ablagerungen empfindlich ist.

Diese Arbeiten wurden im Rahmen eines vom Bundesministerium für Forschung und

Technologie finanzierten Gemeinschaftsprojektes der Forschungsstelle für physikalische

Glaziologie am Institut für Geophysik der Universität Münster (THYSSEN 1993) und des

Instituts für Vermessungskunde der Technischen Universität Braunschweig in den Jahren

1989 bis 1992 durchgeführt. Teile dieser geophysikalischen Arbeiten werden in der

vorliegenden Arbeit vorgestellt. Dazu werden in einem theoretischen Abschnitt zunächst

einige Parameter erläutert, die für die Erfassung dünner, mit sauren Ablagerungen

angereicherter Eisschichten wichtig sind (Kap. 2). In Kap. 3 wird die für die vergleichenden

Arbeiten notwendige Rekonstruktion der EGIG-Linie behandelt. Dabei wird das dafür

entwickelte Ortungsverfahren für die Balisen in seinen prinzipiellen Möglichkeiten und der

praktisch Anwendung erläutert.
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Die Untersuchungen zum Aufbau des grönländischen Inlandeises lassen sich gliedern in:

• den Verlauf des Felsuntergrundes (Kap. 4),

• die tiefen Eisschichten zwischen 1000 und 3000 m unter der Oberfläche (Kap. 4) und

• das oberste Drittel des Eises bis ca. 800 m Tiefe (Kap. 5).

Dabei lassen sich Aussagen über die klimatische Stabilität des Zentralteils des grön-

ländischen Inlandeises während größerer Schwankungen wie den Eiszeiten machen. Ebenso

werden Parameter vorgestellt, die aus der Kenntnis der Schichttiefen, ihres Alters und der

Fließgeschwindigkeiten entlang des Profils gewonnenen wurden. Dazu gehören mittlere

jährliche Akkumulationsraten über größere Zeitintervalle in der Vergangenheit.

Diese Arbeit soll als ein weiterer Mosaikstein zum Verständnis des Klimageschehens in der

geologischen Vergangenheit beitragen. Die dabei gewonnenen Datensätze über den inneren

Aufbau des grönländischen Inlandeises können durch ihre hohe Qualität für weiterführende

glaziologische Fragestellungen wertvolle Hilfen sein.
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2 Grundlagen des EMR-Verfahrens

Das elektromagnetische Reflexionsverfahren ist ein innerhalb der Glaziologie im Laufe der

letzten Jahrzehnte weitverbreitetes Verfahren zur Erkundung von Eismächtigkeiten und

innerer Strukturierung von Gletschern und Inlandeisen. Die Erkundung der Felstopographie

weiter Gebiete war lange Zeit den mit viel technischem Aufwand vom Flugzeug aus

betriebenen EMR-Anlagen vorbehalten (GUDMANSEN 1975). Sie wurden auch eingesetzt,

um z.B. günstige Positionen von Eiskernbohrungen zu erkunden. Dabei wird von der

Meßapparatur große Eindringtiefe bei einer hohen Meßrate gefordert, um eine akzeptable

Meßpunktdichte zu erreichen. Auf diese Weise sind große Teile Grönlands und der

Antarktis beflogen und kartiert worden (s. ROBIN 1971; GUDMANSEN 1975; HODGE et. al

1990). Daneben werden mit Meßapparaturen von der Oberfläche aus kleinräumige Studien

zur Untersuchung lokaler Strukturen gemacht (THYSSEN 1969; BLINDOW et al. 1991). In

diesem Fall muß die Anlage leicht transportabel sein und eine möglichst große

Tiefenauflösung erreichen.

Im folgenden soll eine kurze Einführung in die Theorie der Ausbreitung elektro-

magnetischer Wellen (Kap. 2.1) und die Prinzipien des EMR-Verfahrens (Kap. 2.2)

gegeben werden. Einige spezielle Aspekte wie der spektrale und der energetische Inhalt der

Messungen zur Betrachtung von Eindringtiefe und Auflösung sowie die Bedingungen für

Reflexionen an Schichtungen im Eis werden in Kap. 2.3 untersucht.

2.1 Theorie zur Ausbreitung elektromagnetischer Wellen

Die in dieser Arbeit beschriebenen EMR-Messungen auf Grönland zeigen, daß vom Boden

aus die gleiche Eindringtiefe erreicht werden kann, wie es mit einer Flug-EMR-Anlage

möglich ist. Jedoch wird mit einer Bodenmessung eine erheblich höhere Präzision sowohl

in der Positionierung als auch in der Bestimmung der Reflexionstiefen erreicht, wie es vom

Flugzeug aus aus systembedingten Gründen bislang nicht erreichbar war. Für die Unge-

nauigkeiten der Flugbeobachtung gibt es zwei Ursachen. Eine mögliche Fehlerquelle birgt

die wenig genaue Positionsbestimmung während des Fluges. Zum anderen müssen für die

Messung der Eisdicke sowohl der Reflexionseinsatz vom Felsbett als auch der von der

Eisoberfläche bestimmt werden. Bei bodengestützten Messungen braucht nur ein Einsatz

bestimmt zu werden, wodurch die Genauigkeit sehr verbessert werden kann. Ebenso kann
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gezeigt werden, daß mit einer Tiefenauflösung im Meterbereich Reflexionseinsätze aus bis

zu 800 m Tiefe registriert werden können. Hierbei lassen sich nicht nur strukturelle

Aussagen über den Aufbau des Eiskörpers machen, sondern auch konkrete Zuordnungen

von Reflexionen zu in Bohrkernen gefundenen Hinweisen auf bestimmte Ereignisse wie

z.B. Vulkanausbrüchen.

Durch die sehr hohe Auflösung der Messungen im oberflächennahen Bereich wird es nötig,

einige spezielle Aspekte der Wellenausbreitung im Eis zu beleuchten. Die Theorie des

elektromagnetischen Reflexionsverfahrens ist in der Literatur ausführlich beschrieben

worden (BOGORODSKIY et. al 1985), so daß hier nur eine kurze Einführung in die

benötigten Parameter gegeben werden soll.

Die Ausbreitung von elektromagnetischen Wellen kann durch eine Wellengleichung

beschrieben werden, die man als eine Lösung der Maxwell'schen Gleichungen erhält. Diese

Gleichungen beschreiben die Wechselwirkungen zwischen elektrischen und magnetischen

Feldern innerhalb eines Mediums mit bestimmten Materialeigenschaften.

∇ × = =

∇ × = − =

∇ ⋅ =

∇ ⋅ =

∗ ∗

∗ ∗

r r r

r r r
r
r

H
E
t

i E

E
H
t

i H

H

E

ε
∂
∂

ωε

µ
∂
∂

ωµ

,

,

,

.

0

0

Das Material wird hier durch die beiden komplexen Stoffkonstanten für die dielektrischen

und die magnetischen Eigenschaften beschrieben. Der Realteil der Dielektrizitätskonstanten

setzt sich aus der des Vakuums und der Relativen des Mediums zusammen. Der

Imaginärteil beinhaltet die elektrische Leitfähigkeit des Materials:

ε ε ε ε ε σ
ω

∗ = ′ − ′′ = ′ −i ir0

wobei die Materialgrößen als frequenzabhängig zu betrachten sind. Die komplexe

magnetische Permeabilität kann für Eis reell und gleich der Permeabilität des Vakuums

angenommen werden:
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µ µ µ µ∗ ∗= =0 0r

Die Maxwell'schen Gleichungen lassen sich unter der Annahme harmonischer Felder in

Wellengleichungen der Form

∆

∆

r r
r rE k E

H k H

+ =

+ =

2

2

0

0

überführen, wobei der Ausbreitungsfaktor k  die Materialeigenschaften beinhaltet:

k i2 2
0

2
0= = + ′∗ ∗ω ε µ ωµ σ ω µ ε .

Sein Imaginärteil überwiegt bei niedrigen Frequenzen und steht in dem Bereich für Felder,

die sich diffusionsartig ausbreiten. Bei höheren Frequenzen stellt er den Dämpfungsfaktor

für die wellenartige Feldausbreitung dar. Die harmonische Wellenfortpflanzung selbst wird

dabei durch den Realteil des Ausbreitungsfaktors ausgedrückt. Eine Lösung der obigen

Wellengleichung ist eine ebene Welle der Form

( )r r
E E e i t kz= ⋅ −

0
ω .

Der räumliche Fortpflanzungsfaktor ik  setzt sich dabei aus dem Dämpfungsfaktor α  und
dem Phasenfaktor β  zusammen: ik i= +α β . Für die Dämpfung der Wellen ist in erster

Linie die elektrische Leitfähigkeit σ  verantwortlich, die üblicherweise durch den Verlust-

winkel δ  dargestellt wird:

tanδ
ε
ε

σ
ωε

=
′′
′

=
′

.

Damit ist die elektrische Leitfähigkeit, die sich aus der Gleichstromleitfähigkeit und der bei

der jeweiligen Frequenz herrschenden Wechselstromleitfähigkeit zusammensetzt, entschei-

dend für die Ausbreitung von elektromagnetischen Wellen. Der Verlustwinkel wird in Kap.

2.3.2 zur Berechnung von Reflexionskoeffizienten an Eisschichten mit sauren Einla-

gerungen verwendet, bei denen die Leitfähigkeit durch zusätzlich vorhandene freie

Ladungsträger höher ist als die in reinem Eis.
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2.2 Prinzip der Messung beim elektromagnetischen Reflexionsverfahren

Unterschiedliche Materialeigenschaften im Untergrund führen zu Änderungen in den

dielektrischen Eigenschaften und damit zu unterschiedlichen Ausbreitungsgeschwin-

digkeiten elektromagnetischer Wellen. Analog zur Optik kommt es dadurch zu Brechung

und Reflexion an den Grenzschichten. Es gilt

v
c

r

= ≈
′

ω
β ε

, tanδ << 1

wobei v  die Ausbreitungsgeschwindigkeit im jeweiligen Medium und c  die Lichtge-

schwindigkeit sind. Das Amplitudenverhältnis der einfallenden zur reflektierten bzw.

gebrochenen Welle wird durch Reflexions- und Transmissionskoeffizienten ausgedrückt.

Sie setzen sich aus den Impedanzen χ µ

εi
ri

ri
=

∗

∗  der beiden Materialien zusammen. Bei

Einfall einer Welle mit Amplitude E0  auf eine Grenzschicht unter dem Winkel Φ  heißen

der Amplituden-Reflexionskoeffizient r  und der Amplituden-Transmissionskoeffizient t :

r
E

E

t
E

E

r

t

= =
−
+

= =
+

0

2 1

2 1

0

2

2 1

2

χ χ
χ χ

χ
χ χ

cos cos

cos cos
,

cos

cos cos
.

Φ Φ
Φ Φ

Φ
Φ Φ

Unter der Vorraussetzung, daß es im Untergrund Kontraste in der Leitfähigkeit oder der

Dielektrizitätskonstanten gibt, werden eingestrahlte elektromagnetische Wellen am Über-

gang solcher Materialunterschiede in bestimmtem Maße reflektiert und gebrochen. Dies

macht man sich beim EMR-Verfahren zunutze, indem ein kurzer elektromagnetischer

Impuls in den Untergrund gesendet wird und die von dort reflektierten Signale aufge-

zeichnet werden (s. Abb. 2.1). Dort wird von einer Sendeantenne ein Meßimpuls

abgestrahlt. Eine Empfangsantenne fängt die Reflexionen aus dem Untergrund auf und

leitet sie zu einer Registrier- und Aufzeichnungsanlage weiter. Beide Antennen werden auf

Skiern montiert hinter einem Meßfahrzeug hergezogen. Durch eine kontrollierte Auslösung

der Sendeimpulse von einem Wegrad kann das Meßgebiet sehr dicht während der Fahrt in

vorgegebenen Abständen untersucht werden.
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2.3 Spezielle Aspekte von EMR-Messungen auf Eis

Das EMR-Verfahren eignet sich zur Untersuchung von Strukturen im Eis ebenso wie zur

Erfassung von Grundwasserhorizonten und ähnlichen Diskontinuitäten im Boden. Jedoch

ist das Eindringungsvermögen des Verfahrens im Eis erheblich höher, wodurch es nötig

wird, einige Aspekte der Meßtechnik näher zu beleuchten. Dazu gehören Art und Form des

Meßsignals, Veränderung des Signals auf dem Laufweg und die Bedingungen für eine

Reflexion des Signals im Eis.

2.3.1 Spektralinhalt, zeitliche Länge und Auflösungvermögen des Meßsignals

Die ideale Form eines Meßsignals für Reflexionsverfahren ist der Dirac-Impuls, der

unendlich kurz ist und dessen Spektrum den gesamten Frequenzbereich überstreicht. Ein

solcher Impuls ist technisch nicht zu produzieren und kann aufgrund seines mittleren

Gleichspannungsgehalts nicht von Antennen abgestrahlt werden. Um einem kurzen Impuls

möglichst nahe zu kommen, bedient man sich in der Praxis einer Impulsform, die

mathematisch durch die Ableitung einer Gauß-Funktion beschrieben werden kann. Sie hat

Abb. 2.1: Prinzip des EMR-Verfahrens im Eis. Sende- und Empfangsschlitten werden

hinter dem Schlitten mit der Registriereinheit von einem motorisierten Fahrzeug

gezogen.
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zwei Halbwellen, deren Extremstellen in einem vom gewünschten spektralen Inhalt

abhängigen Abstand liegen. Solch ein Impuls kann durch spezielle Transistor-Kaskaden

oder Hochspannungsschalter produziert werden. Die tatsächlich von den Antennen

abgestrahlte Impulsform hängt jedoch entscheidend von der Art der Antenne ab, da  diese

im allgemeinen zusammen mit den Zuleitungen und dem Senderausgang ein schwingfähiges

System darstellen. Bei optimal bedämpften Antennen wird die Impulsform praktisch nicht

verändert, jedoch ist der Wirkungsgrad solcher Antennen zu niedrig, um in bis zu 800 m

Tiefe einzudringen. Die in dieser Arbeit für hochauflösende Messungen benutzten

Antennen stellen einen Kompromiß zwischen Breitbandigkeit und damit Bedämpfung auf

der einen Seite und Wirkungsgrad auf der anderen Seite dar. Sie schwingen erheblich

kürzer nach als unbedämpfte Diolantennen. Sie haben ihnen gegenüber aber durch die

großen Antennenflächen (s. Kap. 5.2.1) keine nennenswerten Amplitudeneinbußen. In Abb.

2.2 sind der ideale theoretische Impuls und ein typisches gemessenes Sendesignal, in Abb.

2.3 die dazugehörigen Spektren dargestellt.

0 100 200
Zeit t (ns)

-0.5

0.0

0.5

rel. 
Amplitude

Impulsformen beim EMR-Verfahren

Synthetischer Impuls (Gauß)

typ. Sendesignal 35 MHz

-0.5

0.0

0.5

0 100 200

Abb. 2.2: Die ideale Impulsform beim EMR-Verfahren und ein typischer gemessener

Sendeimpuls nach Abstrahlung von der Sendeantenne und Aufnahme durch die

Empfangsantenne. Beide wurden auf gleiche maximale Amplitude normiert.
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2.3.2 Einfluß der Schichtmächtigkeit auf Reflexionskoeffizienten

Der Reflexionskoeffizient einer mit sauren Ablagerungen verunreinigten Eisschicht hängt

von der Dielektrizitätskonstanten ′ε , der Leitfähigkeit σ  bzw. dem Verlustwinkel δ  und

bei geringen Mächtigkeiten auch von der jeweiligen Schichtdicke ab. PAREN (1981) leitete

den Reflexionskoeffizienten für eine unendlich dicke Schicht mit gegenüber der darüber-

liegenden Schicht um ∆ ′ε  und ∆δ  abweichenden dielektrischen Eigenschaften aus dem

allgemeinen Leistungs-Reflexionskoeffizienten R  ab:

R =
−
+

∗ ∗

∗ ∗

χ χ
χ χ

1 2

1 2

2

, mit ( )χ ε ε δi i i ii∗ ∗= = ′ ⋅ −1 tan

und erhält:

⇒ = ⋅
′

′
+ ⋅





 +









R

1

16

2
2∆

∆ ∆
ε

ε
δ δ δtan , mit ′ = ′ + ′ε ε ε2 ∆  und δ δ δ2 = + ∆ .

0 100 200
Frequenz f (MHz)

0.0

0.5

1.0

rel. 
Amplitude

Impulsspektren beim EMR-Verfahren

Synthetischer Impuls (Gauß)

typ. Sendesignal 35 MHz

0.0

0.5

1.0

0 100 200

Abb. 2.3: Die jeweiligen Spektren der in Abb. 2.2 gezeigten Meßsignale. Das

Spektrum des idealen Impulses ist breit und reicht bis über 100 MHz hinaus. Das des

tatsächlich gemessenen Signals ist aufgrund der Antennen schmalbandiger und zeigt

Unregelmäßigkeiten. Das spektrale Maximum liegt bei beiden Signalen um 34 MHz.
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Hieraus lassen sich die beiden Spezialfälle herleiten, bei denen entweder nur eine Änderung

der Leitfähigkeit oder eine Änderung der Dielektrizitätskonstanten zugelassen wird:

( )( )

R

R

= ⋅
′

′




 ′ ≠

= ⋅ ≠

1
4

0

0

2

1
4

2

∆
∆

∆ ∆

ε
ε

ε

δ δ

, ,

tan , .

Um eine Amplitudenbewertung der EMR-Messungen im Vergleich mit Ergebnissen aus den

Bohrungen machen zu können, müssen diese Leistungs-Reflexionskoeffizienten in

Amplituden-Reflexionskoeffizienten überführt werden. Da hier nur ein Vergleich mit

Leitfähigkeitsmessungen gemacht werden kann, wird nur der Fall ∆δ ≠ 0  betrachtet. Aus

R r= 2  folgt dann:

r = ⋅1
4 ∆ tanδ .

Bei einer eingelagerten Schicht, deren Dicke in der Größenordnung der Wellenlänge liegt,

überlagern sich bei Einfall einer sinusförmigen Schwingung die Reflexionen von der

Oberseite und der Unterseite der Schicht je nach Dicke l  und Wellenlänge λ  konstruktiv

oder destruktiv. Die Reflexionsamplitude hängt dabei von den Reflexionskoeffizienten r1

an der Oberseite und r r2 1= −  an der Unterseite, dem Transmissionskoeffizienten

t r1 11= +  von der oberen Schicht in die Zwischenschicht sowie der Phasenlage

ϕ π λ= ⋅ ⋅2 2 l  der beiden Reflexionssignale zueinander ab. Die Dämpfung innerhalb der

Schicht wird dabei aufgrund der geringen Dicke und den geringen Leitfähigkeiten
vernachlässigt. Für die gesamte Reflexionsamplitude E r  gilt dann:

( )E l E Er r r
l( ) cos= + ⋅ ⋅

1 2
4π λ ,

wobei sich die einzelnen Amplituden zusammensetzen aus:

( )

E E r

E E t

E E r E t r E r r

r

t

r t

1

1

2 1

0 1

0 1

2 0 1 2 0 1
2

1

= ⋅

= ⋅

= ⋅ = ⋅ ⋅ = − ⋅ +

,

,

.
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Für Schichten, deren Dicke weit unter einer Wellenlänge liegt, gilt nach PAREN & ROBIN

(1975), daß der Leistungs-Reflexionskoeffizient von 0 mit zunehmender Dicke auf den

Wert des unendlichen Halbraums ansteigt:

( ) ( )R l= ⋅ ⋅1
4

2 22sin tanπ δλ ∆ , für l < λ
4 ,

so daß für die Reflexionsamplitude gilt:

( ) ( )r l l= ⋅ ⋅1
2 2sin tanπ δλ ∆ , für l < λ

4 .

Da beim EMR-Verfahren nicht mit einem Dauersinussignal sondern mit einem kurzen

Impuls ähnlich einer differenzierten Gauß-Funktion gemessen wird (s. Kap. 2.3.1), muß der

Reflexionskoeffizient als Integral über den gesamten Frequenzbereich mit einer dem

Wavelet entsprechenden spektralen Gewichtung berechnet werden. Wenn ( )A f  das Spek-

trum des Meßsignals darstellt, ergibt sich:

( ) ( ) ( )r l
P

r f l A f df= ⋅
∞

∫
1

0

, ,

mit der Normierungsfunktion

( )P A f df=
∞

∫
0

.

Hieraus wurde zur Abschätzung der Reflexionskoeffizient des Halbraums im Vergleich zum

Reflexionskoeffizienten in Abhängigkeit von der Schichtdicke für ein 35 MHz

Dauersinussignal, einen synthetischen Meßimpuls aus einer abgeleiteten Gauß-Funktion

und ein gemessenes  EMR-Wavelet, beide mit spektralem Maximum bei 35 MHz,

bestimmt. Für das umgebende Eis wurde tanδ =0.0018 angesetzt (s. JOHARI & CHARETTE

1975). Im grönländischen Eis hat eine Schicht mit sauren vulkanischen Ablagerungen von

Laki (Island 1783) eine mittlere Säurekonzentration von 14 µequiv[H+]/kg (s. CLAUSEN &

HAMMER 1988). Nach FUJITA & MAE (1994) entspricht dies einer  Molarität von ca.

6.5 µM H2SO4, da pro H2SO4-Molekül höchstens ein H+-Ion dissoziert. MOORE & FUJITA

(1993) geben für Laki eine molare Leitfähigkeit von µLaki=3.66 S/(m·M) an. Die spezifische
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Leitfähigkeit σ∞  von Eis kann aus der Leitfähigkeit von reinem Eis σ p  und einer linear

von der Säurekonzentration abhängigen Leitfähigkeit berechnet werden:

[ ]σ σ µ∞ = + ⋅p H SO2 4  (MOORE & FUJITA 1993)

Daraus läßt sich der durch den Säurekontrast hervorgerufene Teil zu

[ ]∆σ µ= ⋅ =Laki Laki
H SO2 4 24 µS/m bestimmen, was einer Änderung des Verlustwinkels

von ∆ tanδ =0.004 entspricht. Für den unendlichen Halbraum ergibt sich damit ein

Reflexionskoeffizient von r = 0 001.  Die mit diesen Vorraussetzungen berechneten

spektral gewichteten Reflexionskoeffizienten zeigt Abb. 2.4. Der Reflexionskoeffizient der

reinen Sinusschwingung pendelt  erwartungsgemäß periodisch um 0 und den doppelten

Wert für den Halbraum aufgrund der konstruktiven Überlagerung des Signals von der

Unterseite der Schicht und desjenigen von der Oberseite. Bei Schichtmächtigkeiten unter-

halb von 1 m steigt der Reflexionskoeffizient der Impulse nahezu linear an, um sich mit

einigen Überschwingern um den Wert für den Halbraum einzupendeln. Bei Normierung der

Schichtmächtigkeit auf die jeweilige Wellenlänge ergibt sich für dünne Schichten
näherungsweise eine lineare Abhängigkeit mit der Frequenz: r l l f v∝ = ⋅/ /λ . Dies

kommt einer Hochpaßfilterung des einfallenden Signals im Spektralbereich gleich, wie sie

für dünne Schichten erwartet wird (s. a. BLINDOW 1986). Bei größerer Schichtmächtigkeit

0 1 2 3 4 5
Schichtdicke l (m)

0.0000

0.0005

0.0010

0.0015

0.0020

0.0025

|r (l)|

Betrag der Amplituden-Reflexions-Koeffizienten
in Abhängigkeit von der Schichtmächtigkeit

Reflexionskoeffizienten |r (l)|

Sinus 35 MHz

Synthetischer Impuls (Gauß)

typ. Sendesignal 35 MHz

Halbraum (l=   )∞

0.0000

0.0005

0.0010

0.0015

0.0020

0.0025

0 1 2 3 4 5

Abb. 2.4: Reflexionskoeffizient an einer dünnen Schicht in Abhängigkeit von der

Schichtdicke. Die Berechnung wurde für ein Dauersinussignal, einen synthetischen

Impuls und einen typischen Sendeimpuls mit der jeweiligen spektralen Gewichtung

durchgeführt. Die dick eingezeichnete Gerade stellt den entsprechenden Reflexions-

koeffizienten des Halbraums dar.
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überlagern sich die verschiedenen spektralen Anteile so, daß die resultierende Reflexions-

amplitude im Mittel der des Halbraums entspricht.

Dies zeigt, daß gerade im Mächtigkeitsbereich um 1 m der Reflexionskoeffizient entschei-

dend von der Schichtdicke abhängt, und damit aufgrund der Reflexionsamplitude allein

keine eindeutige Korrelation zu Leitfähigkeitsdifferenzen gemacht werden kann. In Kap.

5.3.4 wird ein Vergleich zwischen relativen  Leitfähigkeitsmessungen am GRIP-Eiskern

und aus EMR-Messungen bestimmten relativen Reflexionkoeffizienten aufgestellt. Dort

geht insbesondere die Länge des jeweiligen Leitfähigkeitssignals und damit auch die Mäch-

tigkeit der reflektierenden Schicht in die integrierte Leitfähigkeit ein.

2.3.3 Energieinhalt, Störunterdrückung und Eindringvermögen

Die größte Eindringtiefe beim EMR-Verfahren hängt von jenen Größen ab, die die

Amplitude der elektromagnetischen Wellen auf ihrem Laufweg dämpfen. Diese Verluste

setzen sich zusammen aus

• Absorption,

• sphärischer Divergenz,

• Streuverlusten und

• Reflexionsverlusten.

Die Absorption Va  hängt vom Dämpfungsfaktor α  des Mediums und über ihn vom

Verlustwinkel tan δ  bzw. der Leitfähigkeit ab:

( ) ( )V z
c

za r= − ⋅ ⋅ = − ⋅ ⋅ ⋅ ′ ⋅ + − ⋅








20 20

1
2

1 12log log tanα
ω

ε δ  (dB).

Die sphärische Divergenz stellt den geometrischen Verlust dar, der dadurch zustande

kommt, daß bei Kugelwellen mit zunehmendem Abstand von der Quelle die gleiche Energie

einen größeren Flächenquerschnitt überstreichen muß, so daß für ein Flächenelement die

Energie mit größerem Abstand abnimmt. Bei Amplitudenbetrachtung ergibt sich ein

linearer Zusammenhang zwischen Verlust und Entfernung:
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V
A

zg = − ⋅ ⋅




20 log

λ
 (dB),

wobei A  die Antennenwirkfläche darstellt, also die Fläche, die der Energieentnahme aus

der Umgebung durch die Antenne entspricht.

Im obersten Teil eines Eisschildes nimmt die Ausbreitungsgeschwindigkeit elektro-

magnetischer Wellen durch die Verdichtung des Firns nach unten hin ab. Daher werden die

Wellen in diesem Bereich kontinuierlich zum Lot hin gebrochen, was einem fokussierenden

Effekt gleichkommt. Damit ist eine entsprechende Verminderung des geometrischen

Verlustes verbunden, die proportional zum Maß der Brechung ist. Sie ist durch die beiden

Radien X  des ungebrochenen und x  des gebrochenen Strahlungskegels gegeben. Abb. 2.5

erläutert die Berechnung dieser Größen (s. a. BOGORODSKIY 1985). H  steht hier für den

Abstand vom Meßgerät zur Eisoberfläche und ist nur bei Flugmessungen relevant. Daher

wird für die Abschätzung der Refraktionsverstärkung bei Bodenmessungen nicht der
Abstrahlwinkel Φ 0  in Luft sondern der Winkel Φ1  im Eis herangezogen. h  stellt die

Reflexionstiefe dar, ′h  die Mächtigkeit der brechenden Zone im Eis. In dieser Zone
müssen die einzelnen horizontalen Strecken ∆xi  aus den jeweiligen Einfallswinkeln Φ i

und den Mächtigkeiten ∆zi  berechnet werden. Der horizontale Abstand x  vom Lot setzt

sich aus den einzelnen Strecken

( )x DB B M M h h x Hn i
i

n

= ′ + ′ + ′ ′ = − ′ ⋅ + + ⋅
=
∑0

1
0tan tanΦ ∆ Φ

zusammen. Die einzelnen horizontalen Strecken ∆xi  werden mit Hilfe des Snellius'schen

Gesetzes sin
sin

Φ
Φ

i

i

n
n1

1=  aus den vertikalen Strecken ∆zi  berechnet:

∆ ∆ Φ ∆
Φ
Φ

∆
Φ

Φ
x z z zi i i i

i

i
i

n
n

n

n

i

i

= ⋅ = ⋅ = ⋅
−

tan
sin

cos

sin

sin

1

1
2

2

1

2
11

.

Der Abstand X  des ungebrochenen Strahls zum Lot besteht aus den Strecken

X CM M H h= ′ + ′ ′ = ⋅ + ⋅0 0 1tan tanΦ Φ .
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Das Verhältnis der beiden Radien zueinander ergibt schließlich die Verstärkung, die aus

dieser Brechung folgt:

V
X
xrefr = ⋅





20 log  (dB).

Die Berechnung der Refraktion aus einer auf Grönland gemessenen Geschwindigkeits-

Tiefen-Funktion (vgl. Kap. 5.3.1) wird beispielhaft in Abb. 2.6 gezeigt. Sie zeigt die

Brechung bei drei verschiedenen Einfallswinkeln. Die Brechungszone liegt zwischen 0 und
ca. 168 m Tiefe. Das Verhältnis der beiden Radien X

x  beträgt in allen drei Fällen ca. 1.3,

was einem Amplitudengewinn von Vrefr ≈ 2 3.  dB entspricht. Den Verlauf des Gewinns in

Abb. 2.5: Der allgemeine Fall der Brechung von elektromagnetischen Wellen in einer
Firnverdichtungszone der Dicke ′h . Die Wellen werden unter dem Winkel Φ0  aus der

Luft eingestrahlt. Für Bodenmessungen wird von Einstrahlung direkt ins Eis unter dem
Winkel Φ1  ausgegangen. Das Verhältnis der Radien X  und x  ergibt den Amplituden-

gewinn aus der Strahlfokussierung innerhalb der Brechungszone.
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diesem Tiefenbereich zeigt Abb. 2.7. Er konvergiert in der Tiefe gegen den Grenzwert

lim
tan
tan

h

X
x n→∞

= Φ
Φ

1 , der dem Fall einer unendlich dünnen Brechungszone entspricht.

Streuverluste treten an Inhomogenitäten im Untergrund wie z. B. Eislinsen auf. Sie werden

in der folgenden Abschätzung aufgrund der mittleren Durchschnittstemperatur in

Zentralgrönland von ca. −32°C (s. GUNDESTRUP et al. 1993) auf Zentralgrönland und der

benutzten Wellenlänge von ca. 5 m im Eis vernachlässigt.

Als letztes wird die Amplitude des zur Oberfläche zurückkehrenden Signals durch den

jeweiligen Reflexionskoeffizienten r  an der Grenzfläche bestimmt. Zusammen ergibt dies

ein Amplitudenverhältnis von ausgestrahltem zu reflektiertem Signal von:

E

E
A

z

X
x

rr
V V V Va g refr refl

0

2 2

20
210

1

4
= =

⋅
⋅

⋅
⋅ ⋅

+ + +

α λ
.

Zur Abschätzung der Amplitudenverluste wird von einer Meßfrequenz von f = 35  MHz

und von Eis bei einer Temperatur von −25°C ausgegangen. Dann gilt für die dielektrischen

010203040
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Abb. 2.6: Aus einer gemessenen Geschwindigkeits-Tiefen-Funktion berechnete

Brechung. Die dünnen Geraden stellen den ungebrochenen Strahlverlauf bei ver-
schiedenen Einfallswinkeln Φ1  dar. Die dicken Linien zeigen den Verlauf der jeweiligen

gebrochenen Strahlen. Die gestrichelte horizontale Linie deutet die Unterseite der

Brechungszone an.
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Eigenschaften ′ =εr 3178.  und tan .δ = 0 00175  (JOHARI & CHARETTE 1975). Die

Antennenwirkfläche wird gleich der eines einfachen Dipols angenommen

A = ≈013 312. .λ  m2 (ROTHAMMEL 1975). Der  Refraktionsgewinn wird mit
Vrefr ≈ 2 3.  dB angesetzt. Bei einem typischen Reflexionskoeffizienten von r = 0 001.  (s.

Kap 2.3.2) und einer maximalen Tiefe von z = 800  m ergibt sich daraus ein

Amplitudenverhältnis von 
E
E

r

0
2 9 10 1317≈ ⋅ = −−. $  dB. Dies gilt natürlich nur, wenn auf

dem Laufweg keine weiteren Reflexionshorizonte liegen. Ein Sendesignal von ca. 1 kV

Spannung an der Antenne produziert damit unter den gemachten Annahmen aus 800 m

Tiefe ein Reflexionssignal von höchstens 0.28 mV an der Empfangsantenne. Da das

Sendesignal auch auf direktem Weg zur Empfangsantenne gelangt, muß bei linearer und

nicht übersteuerter  Registrierung sowie geringem Abstand zwischen Sender und

Empfänger der Dynamikbereich der Registrierapparatur mindestens 131 dB betragen.

Zudem werden viele Reflexionssignale von Schichten mit geringerem Säuregehalt

produziert, so daß sie mit entsprechend geringerer Amplitude von der Antenne

aufgenommen werden.

0.0 0.5 1.0 1.5 2.0 2.5
Refraktionsgewinn R/r (dB)

0

100

200

300

400

500

Tiefe z (m)

Brechung und Fokussierung 
elektromagnetischer Wellen im Firn 

Abstrahlwinkel

2°

5°

10°

φ

0

100

200

300

400

500

0.0 0.5 1.0 1.5 2.0 2.5

Abb. 2.7: Verlauf des Refraktionsgewinns durch eine Brechungszone zwischen 0 und

168 m Tiefe. Der Gewinn konvergiert gegen den Grenzwert von ca. 2.5 dB.
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3 Balisenortung  

3.1 Die Erfassung von Bewegung und Deformation eines Eiskörpers  

Zur Aufstellung der Massenbilanz eines Eiskörpers bedarf es der Bestimmung glazio-

logischer Parameter wie Eismächtigkeiten und Eisausdehnung, Temperaturen an der 

Oberfläche, im Inneren und an der Eisunterseite, Schneezutrags- und Abflußraten sowie 

Eisbewegung und Deformation. Aus diesen Größen lassen sich Aussagen über Massenfluß 

und Gleichgewichtszustand eines solchen Eisschildes machen. Zu den an der Oberfläche 

erfaßbaren Größen gehören die Eisbewegungs- und Deformationsraten, die mittels geo-

dätischer Methoden terrestrisch oder mit Satellitenpositionierung bestimmt werden.  

Um diese Oberflächengeschwindigkeiten zu messen, werden üblicherweise Markierungen 

auf dem Eis angebracht, deren Fließbewegung mit dem Eis relativ zu einem äußeren 

Fixpunkt beobachtet wird. Dies läßt sich an alpinen Gletschern auf einfache Weise 

terrestrisch mit Meßlatten und Theodoliten durchführen, da ein fester Standort auf den den 

Gletscher begrenzenden Bergen gegeben ist. Darüber hinaus sind die Bewegungsraten 

alpiner Gletscher groß genug, so daß kurze Beobachtungszeiträume von wenigen Tagen 

ausreichen. So müssen die Vermarkungen auch nicht besonders haltbar sein. Auf größeren 

Gletschern oder gar Inlandeisen hingegen müssen Vermarkungen so angelegt werden, daß 

sie Beobachtungszeiträume von vielen Jahren bzw. Jahrzehnten überdauern können:  

• wegen der schlechteren Zugänglichkeit,  

• weil die direkte Beobachtung von einem Standpunkt aus nicht mehr möglich ist und  

• die Bewegungsraten wesentlich geringer sind.  

Auf Grönland wurden daher im Rahmen der EGIG-I-Feldkampagne 1959 auf der gesamten 

EGIG-Linie in Abständen von 10 bis 15 km Aluminiumrohre aufgestellt (HOFMANN 1964; 

BROCKAMP 1959). Diese sogenannten T-Balisen hatten Längen von zunächst 10 m und 

einen Durchmesser von 0.1 m. Sie wurden ohne Sockel und Verspannung etwa 3 m tief im 

Schnee aufgestellt. Mittels Nivellement vom Fahrzeug aus und mit Fußnivellement wurden 

diese Balisen von der Westküste Grönlands bis zur Ostküste eingemessen. Im Laufe der 

folgenden Jahre mußte Sorge getragen werden, daß die Balisen nicht durch den ständigen 

Schneezutrag von bis zu 1 m pro Jahr zugedeckt würden und damit verloren gingen. Daher 
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hat man 1964 eine Zwischenkampagne auf das grönländische Inlandeis geschickt, die unter 

anderem Verlängerungsteile auf die Balisen setzen sollte. 3 Jahre später konnten die T-

Balisen während der EGIG-II-Kampagnen 1967/68 wiederholt eingemessen werden. Damit 

konnten aus den so gewonnenen Positionen erstmalig auf einer solchen Strecke und über 

einen großen Zeitraum Bewegungsraten und -richtungen bestimmt werden. Zusätzlich 

wurden etwa alle 50 km Großbalisen, sogenannte Haefeli-Balisen, von 20 m Länge mit 

Sockel und Verspannung aufgestellt, die den Erhalt der EGIG-Linie auf lange Zeit sichern 

sollten.  

Aufgrund des Schneezutrags wurde 1974 eine weitere Verlängerungskampagne notwendig, 

während  der  die  T-Balisen  auf  Längen  zwischen  18  und  26 m  aufgestockt  wurden 

(STOBER 1986). Jedoch war dies für längere Zeit die letzte Expedition, die entlang der 

EGIG-Linie führte, da sich die Schwerpunkte in der europäischen Polarforschung gegen 

Ende der 70er Jahre zur Antarktis hin verlagerten. So standen finanzielle und personelle 

Mittel für weitere Grönlandexpeditionen nicht mehr zur Verfügung. Bis 1987 waren die 

meisten Balisen durch den jährlichen Schneezutrag von bis zu 1 m im Eis versunken. Erst 

im Jahre 1987 wurde zur Erhaltung dieses einmaligen Profils eine Voruntersuchung durch-

geführt, die im westlichen Randbereich der EGIG-Linie prüfen sollte, ob die bis zu dem 

Zeitpunkt bereits im Eis versunkenen Balisen mit geophysikalischen Methoden zu orten 

waren. Dabei konnte gezeigt werden, daß mit Hilfe des EMR-Verfahrens Balisen gefunden 

werden können (BLINDOW & THYSSEN 1993). Es folgten in den Jahren 1989 bis 1992 

weitere Expeditionen, während derer auf der EGIG-Linie zwischen T1 (Camp VI) und T53 

(Jarl Joset) mit geodätischen und geophysikalischen Mitteln gemeinsam über 90 % der 

Balisen wiedergefunden wurden. Damit war die EGIG-Linie als Langzeitbeobachtungs-

strecke quer über das grönländische Inlandeis für die vergangenen 30 Jahre aufrecht-

erhalten. Darüberhinaus konnte mit Hilfe von Satellitennavigationssystemen eine neue 

mehrfache Positions- und damit auch Bewegungs- und Deformationsbestimmung entlang 

dieser Strecke durchgeführt werden, die einen direkten Vergleich mit vergangenen 

Messungen erlaubte (s. HOMANN & MÖLLER 1993; KOCK 1993).  

3.2 Theoretische Überlegungen zur Balisenortung  

Bei der Balisenortung mit Hilfe des EMR-Verfahrens macht man sich das Huygens-Prinzip 

zunutze. Dies besagt, daß beim Auftreffen einer ebenen Welle auf eine Grenzfläche von 

jedem Punkt dieser Grenzfläche eine Kugelwelle ausgesandt wird. Im Fall einer söligen 
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Lagerung zweier Medien überlagern diese sich wieder zu einer ebenen Welle. Trifft eine 

Welle jedoch auf eine Kante eines Störkörpers oder einen im Vergleich zur Länge der 

eintreffenden Welle 1- oder 2-dimensionalen Störkörper, so kommt keine Überlagerung 

solcher Punktquellen zustande. Von einer solchen Störzone werden Kugelwellen zurück-

gestrahlt (Abb. 3.1).  

 
Abb. 3.1: Nach dem Huygens-Prinzip wird von jedem Punkt eines Reflektors − hier eine 

vertikaler Störkörper − bei Auftreffen einer ebenen Welle eine Kugelwelle ausgesandt. 

In einer Lotzeitsektion bildet sich eine derartige Kugelwelle als Diffraktionshyperbel ab. 

Die Äste dieser Hyperbel haben Steigungen, die von der Geschwindigkeit der Wellen-

ausbreitung und dem Abstand zum Störkörper abhängen:  

t x
x h

v
refl( ) = ⋅

+
2

2 2

.  

Wird  der  horizontale  Abstand x  vom Störkörper  groß  im  Vergleich zu seiner Tiefenlage 

h , so nähern sich die Äste den Reflexionsgeraden bei rein horizontalem Abstand zum 

Störkörper an:  

t x
x
v

refl( ) ≈ ⋅2 , x h>> .  

Eine Grenzfläche, die für elektromagnetische Wellen reflektierend wirken soll, muß einen 
Kontrast in der Impedanz χ ∗  und damit in der komplexen Dielektrizitätskonstanten ε ∗  des 

jeweiligen  Materials  aufweisen  (s. Kap 2.2).  Bei  Störkörpern  aus  Metall  (Aluminium, 

Eisen etc., σ = ⋅1 100 106…  S) in meteorischem Eis (σ = ⋅ −10 100 10 6…  S) bewirkt dieser 



3.3 Modellrechnung zur Balisenortung 23 

Kontrast praktisch Reflexionskoeffizienten von r = 1 . Haben diese Körper Ausdehnungen 

in der Größenordnung von 1/4 bis 2 Wellenlängen, so kann es dazu kommen, daß auf diesen 

selbst  ähnlich  wie  bei  parasitären  Elementen  einer  Richtantenne  elektrische  

Schwingungen angeregt werden. Dazu muß zumindest eine Komponente der Polarisations-

ebene der elektromagnetischen Welle in der entsprechenden Ebene des Störkörpers liegen. 

Bei flächenhafter Ausdehnung in ähnlicher Größenordnung können zudem mehrfache 

Reflexionen zwischen Störkörper und der Eisoberfläche auftreten. Dies macht man sich 

insbesondere bei sogenannten Corner-Reflektoren zunutze, die als Radarreflektoren für das 

Wetterradar von Flugzeugen oder Schiffen eingesetzt werden. Sie sind so konstruiert, daß 

einfallende Wellen immer in ihren eigenen Strahl reflektiert werden. Dadurch kann man sie 

aus nahezu beliebigen Einfallswinkeln immer erkennen.  

3.3 Modellrechnung zur Balisenortung  

Mit diesen theoretischen Überlegungen können Modelle berechnet werden, in denen eine 

EMR-Messung auf einem vorgegebenen Untergrundmodell im Rechner simuliert wird. Sie 

können zum besseren Verständnis der im Feld aufgezeichneten Messungen beitragen. In der 

Modellrechnung werden aus den Differentialgleichungen für die Ausbreitung elektro-

magnetischer Wellen im homogenen Medium mit Hilfe der Methode der "Finiten 

Differenzen" (FD-Methode) die elektrischen oder magnetischen Felder innerhalb des 

Modelluntergrundes berechnet. Dabei wird mit endlich kleinen Zeitdifferenzen das 

gewünschte Feld aus den zwei jeweils zeitlich vorhergehenden Feldern gewonnen. Man 

benötigt nur noch ein initiales Feld für den gewählten Zeitnullpunkt t0, an dem die 

Modellrechnung beginnen soll.  

Die Theorie der Finiten Differenzen wird unter anderem bei MARSAL (1976) und 

MITCHELL & GRIFFITHS (1980) dargestellt, die auch die Grundlage für die hier benutzten 

Rechenprogramme sind. Sie wurden ursprünglich von STEPKE (1989) in FORTRAN 

entwickelt, stehen jetzt jedoch in der Programmiersprache "C" weiterentwickelt auf ver-

schiedenen Rechnerplattformen zur Verfügung. So kann der jeweilige Rechner gemäß den 

Ansprüchen an das jeweilige Modell gewählt werden. Diese Programme sind in der Lage, 

2-dimensionale Modelle zu berechnen, deren Größe lediglich von der Kapazität des 

benutzten Rechners begrenzt wird.  
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Eine Modellrechnung produziert eine Folge von 2-dimensionalen 
r
E -Feld Verteilungen, die 

man sich in zeitlicher Abfolge nacheinander auf dem Bildschirm ansehen kann ("Film"), 

wobei die verschiedenen Feldstärken durch verschiedene Grau- oder Farbtöne dargestellt 

werden. So läßt sich die Ausbreitung von Wellen leicht nachvollziehen, und Reflexionen 

können einfach zugeordnet werden. Einzelne Bilder dieses Films lassen sich als Zeitschnitte 

des Wellenfeldes auf Papier ausgegeben ("Schnappschuß"). Außerdem erhält man aus einer 

Reihe von virtuellen, im Modell angeordneten Aufnehmern eine EMR-Sektion, die das 

Meßergebnis einer Vielkanalaufzeichnung mit einem Schußpunkt darstellt. Da jede Modell-

rechnung  einer  einzelnen  EMR-Messung  an  einem  Senderstandpunkt entspricht, müssen 

bis zu Hundert Modelle berechnet werden, um eine komplette Messung entlang einer 

Strecke an einer Balise vorbei nachzubilden. Der Aufwand für eine solche Modellrechnung 

ist jedoch sehr groß. Ein typisches Modell besteht aus einem ca. 40*40 m² großen 

Querschnitt durch den Untergrund mit einer Auflösung von ca. 0.1 m. Die Meßzeit sollte 

für eine Balisensuche 500 ns bei einer Auflösung von 0.2 ns betragen. Die Berechnung 

eines solchen Modells auf einem Computer mit einer Rechenleistung von ca. 40 MFlops 

(Millionen  Floating point operations)  dauert  etwa  4 Stunden.  Dabei wird ein "Film" von 

ca. 80 MByte Länge erzeugt, der, auf dem Bildschirm abgespielt, eine Länge von ca. 5 min 

hat. Für eine Kartierung mit 100 Spuren benötigt man also eine Rechenzeit von ca. 400 

Stunden.  

Im folgenden sollen zwei Modelle vorgestellt werden, bei denen die Balisensuche mit einer 

einfachen Balisenkonstruktion und unterschiedlicher Antennenpolarisation simuliert wird. 

Es sind nur die Zeitebenen für eine Sender-Empfänger-Position berechnet worden. Sie 

zeigen aber die prinzipiellen Meßeffekte, so daß auf die aufwendige Kartierungsdarstellung 

verzichtet werden kann.  

3.3.1 Modell der Balisensuche 

Zur Modellierung der Balisensuche wurde ein 400*400 Punkte großes Gitter angelegt. 

Dieses wurde unter stark vereinfachten Annahmen im obersten Viertel mit dielektrischen 
Parametern für Luft ( ′ =εr 1, σ = 0  S) und im unteren Teil mit denen für Eis ( ′ =εr 3 , 

σ = ⋅ −20 10 6  S) aufgefüllt. Ins Eis wurde ein 100 Punkte langer und 1 Punkt breiter 

Metallkörper ( ′ =εr 50 , σ = 1  S) eingesetzt. Das zeitliche Inkrement beträgt auf 0.2 ns, so 

daß sich ein räumliches Inkrement von 0.08485 m ergibt. Damit hat das Modell eine 
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Ausdehnung von ca. 34*34 m2 und die Balise eine Länge von 8.485 m, einen Durchmesser 

von 0.08485 m sowie eine Tiefe der Oberkante unter Schnee von ebenfalls 8.485 m.  

Das Modell wurde jeweils transversal-elektrisch für 
r
E -Felder quer zur Modellebene und 

transversal-magnetisch für 
r
E -Felder in der Modellebene angeregt. Dies diente der Simu-

lation der beiden Antennenpolarisationen, die bei der Bewegung einer EMR-Anlage in der 

Nähe einer Balise auftreten. Die zeitlichen Abfolgen der elektrischen Felder zeigen Abb. 

3.2 und 3.3. Sie beginnen jeweils in der linken oberen Ecke und laufen nach unten und in 

der rechten Spalte weiter von oben nach unten durch. Jedes Bild stellt einen Zeitschnitt in 

der x-z-Ebene dar und zeigt die Fortpflanzung der einzelnen Wellenfronten. Die trans-

versal-magnetisch angeregten Modelle bestehen aus je zwei Bildern pro Zeitschnitt für die 

beiden elektrischen Feldrichtungen in der Modellebene. Die vertikale z-Komponente des r
E -Feldes ist im linken und die horizontale x-Komponente im rechten Teil eines jeden Zeit-

schnittes dargestellt. Die Farbgebung deutet die Amplituden der Felder an, wobei weiß für 

kleine und schwarz für große absolute Werte steht. Den elektrischen Feldern ist das Modell 

mit seinen verschiedenen Materialien überlagert, so daß die Farbverläufe der elektrischen 

Felder in jedem Medium um ein bestimmtes Offset verschoben sind. Dadurch kann das 

Modell zur Verdeutlichung mit in das Rechenergebnis eingearbeitet werden, ohne die 

Felder zu überdecken.  

3.3.2 Transversal-elektrische Polarisation 

Abb. 3.2 zeigt das Ergebnis einer Modellrechnung mit transversal-elektrischer Polarisation, 

d.h., daß die Vektoren des 
r
E -Feldes in y-Richtung schwingen, also senkrecht auf der 

Betrachtungsebene. Dies ist der Fall, wenn man sich im Gelände mit einer EMR-Apparatur 

direkt auf die Balisen zu bewegt. Die Balise liegt hier mit ihrer Längsachse quer zur 

Polarisation der elektrischen Felder und stellt daher einen Reflektor mit weniger als 0.1 λ  

Ausdehnung dar. Daher tritt nur eine relativ schwache Reflexion an der Balisenoberkante 

auf, die im Bild bei ca. 60 ns zu erkennen ist. Von der Unterkante der Balise wird keinerlei 

Signal erzeugt, das von der Eisoberfläche aus registriert werden könnte. In der Praxis zeigt 

sich tatsächlich, daß auf einem Meßprofil, das gerade über die Balise hinweg führt, kein 

deutliches Reflexionssignal von der Balise zu erkennen ist. Auf einem Profil in nur 1...2 m 

Abstand  an  der  Balise  vorbei  wurde  jedoch eine  kräftige  Reflexion  aufgezeichnet (vgl. 

Abb. 3.9).  
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3.3.3 Transversal-magnetische Polarisation 

Das gleiche Modell mit transversal magnetischer Polarisation, also mit elektrischen Feldern 

sowohl in der x- als auch in z-Ebene je nach Ausbreitungsrichtung der Wellen zeigt Abb. 

3.3. Dies entspricht dem Fall, daß man die EMR-Anlage auf einem Profil zieht, das in 

einigen Metern Entfernung an der Balise vorbeiführt. Dies ist der häufigste in der Praxis 

auftretende Fall. Aufgrund der Differentialgleichungen, bei denen hier auch gemischte 

Terme in x- und z-Richtung vorkommen, tritt insbesondere an den Rändern des Modells 

Gitterdispersion auf. Sie erweist sich vor allem in späteren Modellebenen der elektrischen 

Felder als störend. Die prinzipiellen Reflexionserscheinungen lassen sich aber dennoch 

erkennen. Auch in diesem Modell tritt eine schwache Reflexion von der Balisenoberkante 

im Bild bei ca. 60 ns auf. Zusätzlich entsteht bei ca. 90 ns eine zweite Reflexion an der 

Balisenunterkante.  

 
Abb. 3.2: FD-Modellrechnung zur Balisensuche mit transversal-elektrischer Polari-

sation, d.h. die elektrischen Felder schwingen quer zur Betrachtungsebene. Nur von der 

Oberkante der Modellbalise wird ein schwaches Reflexionssignal erzeugt. Das Modell 

entspricht einer Messung auf einem Meßprofil, das über die Balise hinwegführt. Die 

Antennen sind horizontal in y-Richtung polarisiert.  
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Die für die EMR-Apparatur relevante Komponente des elektrischen Feldes ist bei 

horizontaler Antennenanordnung die x-Komponente, die im rechten Teil jeder Zeitebene 

gezeigt ist. Hier erkennt man die beiden nach oben laufenden Reflexionen am deutlichsten. 

Die Welle, die von der Balisenunterkante abgestrahlt wird, kann auch in der Praxis 

beobachtet werden. Das Signal, nach dem die Balisensuche in der Mehrzahl der Fälle 

beurteilt wurde, traf zu einer Zeit an der Oberfläche ein, die einer solchen Reflexion von 

der Balisenunterkante entspricht. Das gemessene Signal war jedoch erheblich größer als die 

Reflexion von der Balisenoberkante, was durch die Modellrechnung nicht erkärt werden 

kann.  Dieser  Effekt  ist  möglicherweise  darauf  zurückzuführen,  daß  das  Sendesignal 

ähnlich einem Impuls auf einer Hochfrequenzleitung an der Balise entlang nach unten läuft. 

An der Unterkante als offenem Ende dieser Leitung wird der Impuls nahezu vollständig 

reflektiert und läuft wieder zur Oberfläche zurück. Ähnliche Vorgänge macht man sich bei 

 

Abb. 3.3: FD-Modellrechnung zur Balisensuche mit transversal-magnetischer Polarisation, 

d.h. die elektrischen Felder schwingen in der Betrachtungsebene. Sowohl von der Oberkante 

als auch von der Unterkante der Modellbalise wird ein Reflexionssignal erzeugt. Das Modell 

entspricht einer Messung auf einem Meßprofil, das in einigen Metern Abstand an der Balise 

vorbeiführt. Die Antennen sind horizontal in x-Richtung polarisiert. 
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direkt eingekoppelten TDR-Messungen an eingefrorenen Meßleitungen in Schelfeisen 

zunutze, um deren Mächtigkeit zu erkunden (GROSFELD 1993).  

3.4 Feldmethodik  

Um in der Praxis die Ortung der Balisen möglichst effizient zu betreiben, wurde eine 

spezielles Verfahren entwickelt, das es gestattete, in Kombination mit geodätischen 

Verfahren  in  ertretbarer  Zeit  Balisenstandorte  mit hoher Genauigkeit zu bestimmen. Die 

3-stufige Strategie darin bestand aus  

• geodätischer Absteckung,  

• grober geophysikalischer Vorerkundung und  

• präziser geophysikalischer Ortung.  

So wurden zunächst mit Hilfe der aus den Messungen der EGIG-I- und -II-Kampagnen 

bekannten Bewegungsraten und -richtungen voraussichtliche Positionen berechnet. Diese 

wurden −  von einem bekannten Punkt auf dem Eis ausgehend  − abgesteckt. Dazu 

bestimmte man mit einem Kreiselkompaß die entsprechende Richtung, in der durch 

rückblickende Verlängerung eine Flaggenlinie bis zur neuen Position aufgestellt wurde. Die 

Entfernung zur neuen Position wurde durch trigonometrisches Nivellement mit Theodoliten 

bestimmt. Von diesem Punkt aus begann die Vorerkundung in der näheren Umgebung mit 

einer auf einem Nansen-Schlitten montierten und von einem Ski Doo gezogenen EMR-

Anlage. Hier kam das am Institut für Geophysik in Münster entwickelte 35 MHz 

Monopulssystem zum Einsatz (BLINDOW 1986) (s. Kap. 5.2.1). Zur flächenmäßigen 

Abdeckung wurden Parallelprofile in ca. 50 m Abstand voneinander mit Längen von 

wenigen 100 m bis zu 1000 m abgefahren. Die Profillängen hingen von der 

Eisbewegungsrate ab, die am jeweiligen Punkt herrschte. Dort, wo sich signifikante 

Reflexionen von Störkörpern im Eis in Form von Diffraktionshyperbeln zeigten, wurden 

während der Fahrt Markierungen im Eis hinterlassen und Querprofile angelegt, die an 

diesen Markierungen vorbeiführten. Auch auf diesen Querprofilen wurden Markierungen 

hinterlassen, die zusammen mit denen auf den Längsprofilen eine grobe Lokalisierung von 

Störkörpern im Eis mit Genauigkeiten von ca. ±20 m ermöglichten.  
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Von diesem Punkt beginnend, konnte im Bereich der Markierungen mit einer von Hand 

gezogenen  EMR-Anlage  die  genaue  Lokalisierung  erfolgen  (s. Abb. 3.4).  Hierzu wurde 

eine mit einigen Modifikationen versehene 150 MHz GSSI Sir 6 eingesetzt. Die Verände-

rungen an dieser Apparatur bestehen im wesentlichen aus einem Eigenbausender und der 

dazugehörigen Triggerübertragung vom Meßgerät zum Sender über Lichtleiter sowie der 

Anschluß eines zum 35 MHz System kompatiblen PCM-Aufzeichnungsgeräts. Durch wie-

derholte Kreuzpeilungen auf parallelen nur 1...2 m auseinanderliegenden Profilen konnte 

der jeweilige Punkt bestimmt werden, der der Balise am nächsten liegt. Legt man auf zwei 

senkrecht aufeinander stehenden Meßprofilen durch diese Punkte je eine Gerade quer ab 

zum jeweiligen Profil, so erhält man die gesuchte Position genau im Schnittpunkt dieser 

beiden Geraden. Dieser Punkt wurde als neue Position der Balise angenommen.  

3.5 Erkennung von Balisen mit dem EMR-Verfahren  

Um T-Balisen in den EMR-Messungen eindeutig erkennen zu können, mußten Kriterien 

gefunden werden, mit deren Hilfe es möglich war, die einzelnen Störkörper voneinander zu 

unterscheiden. Die unter der Schneeoberfläche liegenden Gegenstände, die es auseinander-

zuhalten  galt,  waren  auf der  EGIG-Linie  die  T-Balisen, Haefeli-Balisen,  Corner-Reflek-

 
Abb. 3.4: Handgezogene 150 MHz EMR-Anlage SIR-6 zur genauen Positionsbestim-

mung der T-Balisen.  
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toren und andere  Metallgegenstände wie  Fässer oder Fahrzeuge.  Im Normalfall befanden 

sich an einem Standort eine T-Balise und in wenigen Metern Entfernung ein Corner-

Reflektor, der das Auffinden der Balise mit dem EMR-Verfahren und mit dem Wetterradar 

vom Flugzeug aus erleichtern sollte. Alle ca. 50 km war zusätzlich 20 m nördlich der T-

Balise eine Haefeli-Balise aufgestellt. An einigen wenigen Punkten (z.B. T15, T31, T43, 

T53) waren zudem größere Depots oder Stationen für die EGIG-I- und -II-Kampagnen 

angelegt worden, deren Überreste mitunter das Erkennen von T-Balisen erheblich er-

schwerten oder sogar unmöglich machten. 

So zeigen Abb. 3.5 bis 3.8  beispielhaft, wie sich die verschiedenen Störkörper im Eis in 

den Messungen mit der 35 MHz EMR-Anlage abbilden. Die T-Balise verursacht eine feine 

hochfrequente Diffraktionshyperbel mit kurzem Reflexionssignal und vergleichsweise 

geringer Reflexionsamplitude, wie in Abb. 3.5 gezeigt wird. Der Corner-Reflektor im Bild 

 
Abb. 3.5: Hochauflösende EMR-Messung bei T14. Die T-Balise ist an dem hoch-

frequenten wenig nachschwingenden Reflexionssignal zu erkennen. Der Pfeil auf dem 

Scheitelpunkt der Reflexionshyperbel deutet auf den der Balise am nächsten gelegenen 

Punkt.  
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3.6 produziert ein sehr viel kräftigeres und niederfrequenteres Signal, welches nicht nur 3 

bis 4 Nachschwingungen aufweist, sondern auch mehrfach zwischen Corner-Reflektor und 

Oberfläche reflektiert wird. Dieses reflektierte Signal spiegelt das Sendesignal der EMR-

Anlage wieder. Hingegen wird das von der T-Balise reflektierte Signal durch Schwing-

ungen auf der Balise hervorgerufen. Der horizontale Abstand zwischen dem Meßprofil und 

der T-Balise betrug ca. 20 m. Die Oberkante der T-Balise lag 6.5 m unter der Schnee-

oberfläche, ihre Länge betrug 24 m.  

Das typische Reflexionsverhalten einer Haefeli-Balise zeigt Abb. 3.7. Es ist ein sehr viel 

kräftigeres und auch aus größerer Entfernung erfaßbares und lange nachschwingendes 

Signal, was auf die Größe, den Sockel und die Verspannung der Balise zurückzuführen ist. 

An  solchen  Standorten mit  Haefeli-Balise  konnte es dazu kommen, daß die Reflexion der 

T-Balise im Signal der Haefeli-Balise unterging und nicht erkannt werden konnte. Da 

 
Abb. 3.6: Hochauflösende EMR-Messung bei T19. Der Cornerreflektor produziert ein 

sehr viel niederfrequenteres, länger nachschwingendes Reflexionssignal, das mehrfach 

zwischen Reflektor und Oberfläche hin- und herläuft.  
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jedoch die Lage der Haefeli-Balise zur T-Balise genau bekannt war, war es dennoch 

möglich, von der Haefeli Balise ausgehend, die T-Balise mit der Sir-Anlage zu finden.  

Abbildung 3.8 zeigt einen Punkt, an dem so viele Störkörper dicht nebeneinander im Eis 

liegen, daß es im Feld nicht mehr möglich war, die einzelnen Hyperbeln zuzuordnen. An 

diesen Stellen konnte die T-Balise auch mit der SIR-Anlage nicht mehr gefunden werden.  

Da im Feld das Meßsignal der SIR-6-Apparatur nur auf dem eingebauten Oscilloscope zu 

betrachten war, mußten die verschiedenen Störkörper anhand dieser Schirmbilder 

unterschieden werden. Abb. 3.9 und 3.10 zeigen die entsprechenden Schirmbilder in A-

Scope-Darstellung. So ist in Abb. 3.9 das scharfe Signal einer T-Balise zu erkennen. 

Bewegt man sich im Gelände mit quer zur Bewegungsrichtung liegender Antennen-

polarisation in wenigen Metern Entfernung an einer T-Balise vorbei, hat das Reflexions-

 
Abb. 3.7: Hochauflösende EMR-Messung bei T35. Der linke Pfeil weist auf die 

Haefeli-Balise, die eine kräftige, im Nahbereich durch Effekte von der Seilverspannung 

und vom Fundament verformte Reflexionshyperbel zeigt. Rechts daneben sind ein 

Cornerreflektor und eine T-Balise zu erkennen.  
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signal von der  T-Balise seine  größte  Amplitude.  Es  ist  jedoch  kaum zu  erkennen, wenn 

man sich gerade über die Balise hinwegbewegt. Die Änderung der Reflexionsamplitude ist 

in der Nähe der Balise so groß, daß das Maximum je nach Tiefenlage der Balise innerhalb 

von 1 m bis herab zu 0.1...0.2 m genau festgelegt werden kann. Das Signal ist aufgrund 

seiner Länge von nur 2 Perioden, was ca. 13 ns entspricht, gut von Reflexionen anderer 

Gegenstände zu unterscheiden.  

Corner-Reflektoren und Haefeli-Balisen (Abb. 3.10) produzieren bei Messungen mit der 

SIR-Anlage wie auch bei der 35 MHz Anlage sehr viel länger nachschwingende und 

mehrfache Reflexionssignale. Ebenso stellen sich andere Gegenstände dar, deren hohe 

Reflexionsamplitude je nach Ausdehnung des Körpers oft über größere Flächen auf dem 

Schnee kaum variiert. So kann das Signal einer T-Balise überlagert und verdeckt werden.  

 
Abb. 3.8: Hochauflösende EMR-Messung bei T15. Hier können aufgrund der Vielzahl 

der Reflexionshyperbeln keine eindeutigen Zuordnungen zu einzelnen Störkörpern 

aufgestellt werden.  

 



3.5 Erkennung von Balisen mit dem EMR-Verfahren 34 

Zur Ermittelung des Profilpunkts, der der Balise am nächsten liegt, gibt es zwei Verfahren. 

Eine Methode besteht in der Bestimmung der kürzesten Laufzeit des von der Balise 

reflektierten Signals auf dem Monitor der Meßapparatur. Bei einer typischen Reflexions-

tiefe von 30 m (T14) und einer Ausbreitungsgeschwindigkeit im Firn von 200 m/µs ergäbe 

sich in 1 m Abstand vom balisennächsten Punkt eine Differenz in der Reflexionszeit von 

0.2 ns.  Bei  einem  Gesamtzeitfenster  von  400 ns  auf  einem  Bildschirm  mit  8.5 cm 

Diagonale sind solche Differenzen nicht zu erkennen. Selbst bei 4-facher Dehnung des 

entsprechenden Zeitbereichs bleibt diese Methode für die praktische Feldarbeit ungeeignet.  

 

Abb. 3.10: EMR-Messung mit der SIR-Anlage bei T39. Der Pfeil deutet auf die lange 

schwingenden Signale einer Haefeli-Balise.  

 

 

Abb. 3.9: EMR-Messung mit der SIR-Anlage bei T14. Der Pfeil deutet auf das scharfe 

Reflexionssignal der T-Balise.  
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Die andere Methode, den der Balise am nächsten gelegenen Punkt auf einem Profil zu 

finden, das nicht direkt über die Balise selbst führt, bewertet die Reflexionsamplitude des 

von der Balise zurückgeworfenen Signals. Die Amplitude ist bei gleichen Vorraussetzungen 

wie oben in 1 m Abstand vom Scheitelpunkt bereits um 10...20 % von der 

Maximalamplitude abgesunken, was selbst auf einem kleinen Monitorschirm sicher erkannt 

werden kann. Daher wurde diesem Verfahren in der praktischen Balisenortung der Vorzug 

gegeben. Die Zuverlässigkeit einer solchen Ortung wurde durch wiederholte Parallelprofile 

sichergestellt, so daß zufällige Profile direkt über die Balise hinweg ausgeschlossen werden 

konnten. Auch möglicherweise geneigte Balisen dürften die Genauigkeit nur innerhalb von 

±1 m beeinträchtigt haben.  

Die Balisenortungen wurden im Zentralteil Grönlands an einigen Punkten dadurch 

überprüft, daß die T-Balisen angegraben wurden. Dabei zeigte sich, daß die Genauigkeit der 

Ortung   immer   innerhalb   von   ±0.2 m   war,   in  einigen   Fällen   sogar  unterhalb  von 

±0.05 m lag. Daraufhin wurde im westlichen Teil der EGIG-Linie auf die Überprüfung 

verzichtet. Die Genauigkeit wurde für geodätische Nachmessungen mit ±1 m angenommen.  

3.6 Resumé 

Im Verlauf der EGIG-Nachfolgeexpeditionen 1989 und 1990 konnte die EGIG-Linie durch 

gemeinschaftliche geodätische und geophysikalische Meßmethoden rekonstruiert werden. 

Dabei wurden von den 54 durch den jährlichen Schneezutrag unter der Oberfläche 

verschwundenen T-Balisen zwischen T1 und T53 49 wiedergefunden und neu eingemessen. 

Die  Genauigkeit  der  Ortung  lag  dabei  zwischen  ±0.2  und  ±1  m, was  durch  Angraben 

einiger Balisen im Zentralteil überprüft werden konnte. Damit war der Erhalt der EGIG-

Linie als Langzeitbeobachtungsprofil über die vergangenen 30 Jahre für geodätische, 

geophysikalische und glaziologische Messungen sichergestellt. Dadurch wurde auch ein 

Vergleich von heutigen Beobachtungen mit Ergebnissen der früheren EGIG-Expeditionen 

ermöglicht.  Abschätzungen  über  Veränderungen  der  Eisoberflächen  von  1959, 1967/68 

und 1990 finden sich z.B. bei KOCK (1993). Ebenso werden die Vergleiche der Fließ-

vektoren und der damit verbundenen Deformationen entlang des gesamten Profils in Kürze 

erscheinen (s.a. HOMANN & MÖLLER 1993).  

Die Modellrechnungen nach dem Verfahren der Finiten Differenzen bestätigen prinzipiell 

die Effekte, die während der Balisensuche auftreten. Sie unterstützen die praktischen 
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Erfahrungen im Hinblick auf die günstigste Lage der Meßprofile zur Balise. Außerdem 

werden in den Rechnungen die gleichen Wellentypen erzeugt, die auch in der Praxis 

gemessen wurden. Die hohe Amplitude der tatsächlichen Reflexionseinsätze von der 

Balisenunterkante kann jedoch mit den Modellrechnungen nicht erklärt werden.  

Auf dem mit diesen Methoden rekonstruierten EGIG-Profil konnten geophysikalische 

Untersuchungen zur Eisdicke und zum inneren Aufbau des grönländischen Inlandeises 

durchgeführt werden. Für ihre Interpretation können so auch Ergebnisse der vorange-

gangenen Expeditionen herangezogen werden. Die Ergebnisse eines Teils dieser 

Messungen werden in den folgenden Kapiteln 4 und 5 dargelegt.  

 


