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wie oben angedeutet, jeweils mit einem Fehler von ±1 Punkt behaftet sind, bekommt man

insgesamt einen Fehler für die Tiefenlagen der Reflektoren von ±1 m.

5.3 Geophysikalische Interpretation der EMR-Messungen

Die auf diese Art gewonnene Strukturierung des Inneren eines Eisschildes kann mit den

Ergebnissen aus Kernbohrungen verglichen werden, insbesondere mit elektrischen Mes-

sungen und mit bestimmten chemischen Analysen am Eiskern. Aufgrund der Tatsache, daß

die Reflektoren über das gesamte Meßprofil zu verfolgen sind, erhält man auf diese Weise

präzise Isochronen innerhalb des Eises, mit deren Hilfe man Aussagen über bestimmte

klimatische Abläufe in der Vorzeit treffen kann.

Das erste,  was an einem frisch  gebohrten  Eiskern der  GRIP-Bohrung gemessen wird, ist

die elektrische Gleichstromleitfähigkeit. Sie wird auf einer speziellen ECM-Bank (Electric

Conductivity Measurement) mit Hilfe von zwei spitzen Metallelektroden bestimmt, die

über das Äußere des Eiskerns gezogen werden (HAMMER 1980). Diese Messungen stellen

ein Maß für die Verunreinigung des Eises vor allem mit sauren Ablagerungen dar, wie sie

z.B. nach Vulkanausbrüchen mit dem Niederschlag aus der Atmosphäre wieder zum Boden

gelangen. Diese Verunreinigungen auf Grönland stammen teilweise von Vulkanausbrüchen

auf Island (Katla, Eldga), im mediterranen Raum (Thera) oder sogar Indonesien (Tambora)

(HAMMER 1980; HAMMER et al. 1980, 1987; MILAR 1982). Die Gase verteilten sich

innerhalb kurzer Zeit global in der gesamten Atmosphäre und gelangten selbst in die hohen

Breiten der Arktis, wo sie sich im Eis niederschlugen. Anhand von δ18O/16O-Messungen

und anderen Isotopen-Untersuchungen können Sommer- und Winterperioden Jahr für Jahr

bestimmt und abgezählt werden, so daß das Alter eines Kernstücks mit hoher Genauigkeit

angegeben werden kann. Auf der anderen Seite gab es größere bekannte vulkanische

Ereignisse in der Vergangenheit, deren Daten aus der Geschichtsschreibung ebenso genau

bekannt sind, so daß diese sauren Ablagerungen genau datiert werden können. Dies wurde

für einige stärkere und bereits aus anderen Bohrungen bekannte Schichtungen am GRIP-

Kern  von  JOHNSEN  et.  al.  (1992)  gemacht.  Sie  sind  zusammengefaßt  in  Tab.  5.1

aufgeführt.
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Name Tiefe Vulkan Jahr

18.5 m Hekla 1947 A.D.

30.5 m Katmai 1912 A.D.

38.15 m 4 cm ice layer

58.85 m Tambora 1816 A.D.

60.40 m unknown 1810 A.D.

V2 67.60 m Laki 1783 A.D.

V3 110.95 m unknown 1601 A.D.

V4 139.40 m unknown 1477 A.D.

V5 187.25 m unknown 1259 A.D.

V6 203.80 m Katla, Island 1179 A.D.

V7 256.15 m Eldga, Island 934 A.D.

V8 455.35 m unknown 49 B.C.

736.45 m Thera, Santorini 1646 B.C.

802.75 m unknown 2050 B.C.

Tab. 5.1: Tiefenlage und Datierung einzelner vulkanischer Ereignisse, die mit ECM am

GRIP-Eiskern gefunden wurden. Zusätzlich wurde eine im Firnbereich des Kerns

gefundene Eisschicht als Dichteanomalie aufgenommen (JOHNSEN et al. 1992).

Diese einzelnen Ereignisse lassen sich in den EMR-Messungen wiederfinden, die in

unmittelbarer Nähe der Bohrung aufgenommen wurden. Mit ihrer Hilfe läßt sich die aus

der CMP-Messung bestimmte Geschwindigkeits-Tiefen-Funktion überprüfen und gegebe-

nenfalls verbessern, so daß die Genauigkeit der kontinuierlichen Transformation einer

EMR-Kartierung in den Tiefenbereich erhöht werden kann (Kap. 5.3.1). Aus dieser

Funktion kann z. B. der Dichteverlauf mit der Tiefe bestimmt und mit Bohrkerndaten

verglichen werden (Kap. 5.3.2). Schließlich lassen sich die EMR-Messungen direkt mit

allen verfügbaren Daten aus dem Eiskern vergleichen wie z.B. den ECM-Messungen (Kap.

5.3.3 und 5.3.4).

5.3.1 Bestimmung der Eichfunktion für den Tiefenmaßstab der EMR-Messungen

Die im folgenden beschriebene Methode der Umrechnung von Reflexionszeiten in

Tiefenlagen benutzt eine CMP-Messung, um einige Stützpunkte für den Verlauf der

Ausbreitungsgeschwindigkeiten mit der Tiefe zu erhalten. An diese wird ein Polynom

angepaßt, welches innerhalb eines bestimmten Intervalls variiert wird. Aus den mit diesen
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Geschwindigkeits-Tiefen-Funktionen transformierten EMR-Messungen werden die Tiefen-

lagen von einigen Reflektoren vulkanischen Ursprungs bestimmt. Sie werden mit den

entsprechenden Tiefen dieser Schichten im Bohrkern verglichen. Schließlich wird der

Geschwindigkeitsverlauf verwendet, bei dem die geringsten Abweichungen auftreten.

Eine für die Berechnung einer Geschwindigkeits-Tiefen-Funktion notwendige CMP-

Messung, wie sie an der GRIP-Bohrung in ca. 1 km Entfernung vom eigentlichen Bohrloch

durchgeführt wurde, zeigt Abb. 5.4 zusammen mit der dazugehörigen Geschwindigkeits-

analyse. Die maximale Auslage betrug 400 m, was bei einer Tiefenlage der tiefsten

Reflektoren von bis zu 800 m ein "move out" der Reflexion um ca. 0.3 µs entsprechend

etwa 10 Periodenlängen bei 35 MHz Meßfrequenz bedeutet. Das Meßzeitfenster betrug

etwa 10 µs. Jedoch sind hier der Übersichtlichkeit halber nur die obersten 5 µs dargestellt,

weil die Endgeschwindigkeit der elektromagnetischen Wellen bereits bei ca. 2 µs

Reflexionszeit erreicht ist.

Die Geschwindigkeitsanalyse ist im gleichen Zeitmaßstab und im Bereich von

165...225 m/µs abgebildet. Es handelt sich um eine Analyse nach GAROTTA & MICHON

(1967), bei der die Spuren der CMP-Messung entlang von Hyperbeln aufsummiert werden,

die entsprechend der jeweiligen Geschwindigkeit berechnet wurden. Eine Summenspur

zeigt immer dann zur jeweiligen Reflexionszeit ein Maximum, wenn die Stapel-

geschwindigkeit korrekt getroffen wurde. Man erkennt in Abb. 5.4 die Geschwindigkeits-

Tiefen-Funktion eines Eiskörpers mit einer Firndecke, die kontinuierlich mit der Tiefe bis

zur Enddichte von Eis kompaktiert wurde. Diese mittleren Geschwindigkeiten sind

praktisch gleich den RMS-Geschwindigkeiten, aus denen man Intervallgeschwindigkeiten

berechnen kann:
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Abb. 5.4: CMP-Messung bei GRIP (rechts) und dazugehörige Geschwindigkeits-

analyse nach GAROTTA & MICHON (1967) (links). Das erste Signal in der CMP-Messung

stellt das direkte Signal dar, das durch die Luft vom Sender zum Empfänger gelaufen ist.

Darunter ist eine Vielzahl von Reflexionshyperbeln zu erkennen, die sich bei der

jeweiligen Lotzeit mit einem Maximum bei der entsprechenden Stapelgeschwindigkeit in

der Analyse abbilden.
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Für eine Geschwindigkeitsanalyse im obersten Firnbereich sind die Abstände der einzelnen

Spuren dieser CMP-Messung zu groß, so daß die Geschwindigkeitswerte erst ab ca. 100 m

Tiefe mit ausreichender Genauigkeit abgelesen werden können. Für die Berechnung von

Intervallgeschwindigkeiten in tieferliegendem Eis wird jedoch die RMS-Geschwindigkeit

von der Eisoberfläche bis zur fraglichen Tiefe benötigt, die ab 100 m Tiefe mit hoher

Genauigkeit bestimmt werden kann.

Bei T3 im Westteil der EGIG-Linie wurde zur Untersuchung der obersten 100 m ein CMP

mit dichterem Meßpunktabstand aufgenommen. Es zeigt gerade in diesem Bereich der

Firnverdichtung Reflexionshyperbeln, deren Einsatzzeiten sich mit einer Geschwindigkeits-

analyse  gut  auswerten  lassen  (Abb. 5.5).  Aufgrund der großen Entfernung zu GRIP und

der daraus resultierenden Unterschiede in der Höhe von ca. 1400 m, der größeren jähr-

lichen Schneeakkumulation von 0.56 m/a (OHMURA & REEH 1991) und der höheren

Durchschnittstemperatur von ca. -17°C (OHMURA 1987) gegenüber 0.24 m/a und -32°C bei

GRIP (GUNDESTRUP et al. 1993) muß davon ausgegangen werden, daß die Firnverdichtung

Abb. 5.5: Nahbereichs-CMP-Messung bei T3. Dieses CMP wurde zur Auflösung der

Firnverdichtung in den obersten 100 m gemessen. Es zeigen sich gerade in den ersten

wenigen 100 ns einige Reflexionen, die im CMP in Abb. 5.4 nicht aufgelöst werden

konnten. Aufgrund der unterschiedlichen Umgebungsbedingungen im Vergleich zu GRIP

wurde es nicht zur Bestimmung von Geschwindigkeitsgradienten herangezogen.
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bei  T3  einen  anderen  Verlauf  nimmt  als  im  Zentralteil  Grönlands  (s.  HERRON &

LANGWAY 1980). Deshalb wurde diese Messung nicht zur Bestimmung der Geschwindig-

keits-Tiefen-Funktion bei GRIP herangezogen.

In Abb. 5.6 sind einige ausgemessene Maxima aus den Geschwindigkeitsanalysen der

CMP-Messung bei GRIP zusammen mit Polynomanpassungen 7. Ordnung zu sehen, wobei

die Polynome um ±1 m/µs um das mittlere, durch die Messung gelegte Polynom variiert

wurden. Zusätzlich wurden die aus den Polynomen berechneten Intervallgeschwindigkeiten

eingezeichnet. Aus ihnen geht hervor, daß der Endwert der Geschwindigkeit bei ca.

168 m/µs liegt. Die Feinanpassung geschah anhand von einigen starken Reflektoren durch

Vergleich ihrer tatsächlichen Tiefenlagen in der GRIP-Bohrung mit den Tiefen aus den
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Abb. 5.6: Durch Polynomanpassung berechnete mittlere Geschwindigkeits-Tiefen-

Funktionen und die daraus berechneten Intervallgeschwindigkeiten. Die verschiedenen

Farben stellen Variationen der Polynomanpassungen dar. Zum Vergleich sind die

Stapelgeschwindigkeiten aus der CMP-Messung als Sternchen eingezeichnet.
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Kartierungen, die mit der entsprechenden Funktion transformiert wurden. Diesen Vergleich

zeigt Abb. 5.7, in der auf der horizontalen Achse die Variation der Geschwindigkeits-

Tiefen-Funktion und auf der vertikalen die jeweiligen Abweichungen dargestellt sind, die

zwischen den im Bohrkern und den mit EMR-Messungen gefundenen Tiefen bestehen. Die

unterschiedlich gefärbten Linien stehen für unterschiedliche Reflektoren. Man erkennt, daß

es einen Punkt bei 168.1 m/µs gibt, an dem die gemessenen Tiefen nur noch um einen

gemeinsamen Wert von ca. 3.5 m von den Daten der Bohrung abweichen. Dies liegt im

wesentlichen daran, daß unterschiedliche Referenzoberflächen für die Tiefenangaben der

Bohrung und den gemessenen Tiefen gewählt wurden. Aus technischen Gründen konnte die

Messung nicht direkt am Bohrloch sondern erst in ca. 1 km Entfernung begonnen werden.

Dies führt am Summit von Grönland zu einer Tiefenzunahme der Schichten von einigen

Metern.

Aus diesem Vergleich ergibt sich, daß die im Zentralteil Grönlands in-situ-gemessene

Ausbreitungsgeschwindigkeit für elektromagnetische Wellen in kompaktiertem Eis bei

vEis = 168.1 0.5±  m/µs liegt. Dies entspricht einem Realteil der Dielektrizitätskonstanten

von ′ = ±εr 3181. 0.009 . Vergleichswerte liefern z.B.:
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Abb. 5.7: Vergleich der Schichttiefen im GRIP-Eiskern mit den aus den EMR-

Messungen bestimmten Reflexionstiefen in Abhängigkeit von der gewählten Geschwin-

digkeits-Tiefen-Anpassung. Jede Gerade stellt eine bestimmte Schicht dar. Es zeigt sich,

daß bei einer Variation der Geschwindigkeits-Tiefen-Funktion von +0.1 m/µs die

Schichttiefen nur noch um einen gemeinsamen Wert von den tatsächlichen abweichen.



5.3 Geophysikalische Interpretation der EMR-Messungen 74

ROBIN (1975): vEis = 167.0 0.3 ± m/µs $ .= ′ = ±εr 3223 0.006 ,

JOHARI & CHARETTE (1975): ′ =εr 3178.  $= vEis = 168.17 ,

GROSS (1990): vEis = 168.0 3.5 ± m/µs $ .= ′ = ±εr 318 0.07 .

Insgesamt liegt der aus den CMP-Messungen und den Bohrkerndaten bestimmte Wert dicht

bei den aus Labor- und Bohrlochmessungen bestimmten Ausbreitungsgeschwindigkeiten.

Die große Zuverlässigkeit dieser Methode der Geschwindigkeitsbestimmung geht zurück

auf

• die hohe Genauigkeit der EMR-Messung,

• die Möglichkeit der präzisen Tiefenbestimmung der Reflektoren im Bohrloch und

• die Vielzahl der unterschiedlichen auswertbaren Tiefenlagen in Folge der großen

Eindringtiefe der EMR-Messung.

Entscheidend ist dabei, daß die so ermittelte Geschwindigkeit in den weiteren Berech-

nungen über weite Teile Grönlands Anwendung finden kann (s. Kap. 5.4.1). Darüber

hinaus kann aus dem Kurvenverlauf der Geschwindigkeiten mit der Tiefe auch der Verlauf

der Schneedichten bestimmt werden.

5.3.2 Verlauf der Schneedichte in den obersten 200 m Firn

Aus der Geschwindigkeits-Tiefen-Funktion lassen sich nach der Mischungsformel von

LOOYENGA (1965) Firndichten bestimmen. Looyenga's Formel gibt Auskunft über die
Dielektrizitätskostante ′εr  eines aus zwei Stoffen bestehenden heterogenen Mediums. Hier

fließen die beiden Dielektrizitätskonstanten ′εr1  und ′εr 2  der jeweiligen einzelnen Mate-

rialien sowie der Volumenanteil V2  des Mediums 2 am Gesamtvolumen ein:

( )[ ]′ = ⋅ ′ − ′ + ′ε ε ε εr r r rV2 2
3

1
3

1
3

3

.

Setzt man ′ =εr1 1 für Luft, ′ =εr2 318. 1 für reines meteorisches Eis in der Tiefe (s. Kap.

5.3.1) und für die Dichte von Eis ρ ρ= ⋅0 2V  mit der Dichte von reinem Eis

ρ0 0 917= .  g/cm3 (z.B. ROBIN 1975, JOHNSEN pers. Mitt. 1993), dann erhält man nach

Umformung:
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Hierraus läßt sich der Verlauf der Firnverdichtung − angepaßt an die Dichte ρ0  − in den

obersten 200 m berechnen. Er ist in Abb. 5.8 zusammen mit Dichtewerten einer Flach-

bohrung neben der Hauptbohrung bei GRIP (JOHNSEN pers. Mitt. 1993) eingetragen.

Außerdem sind die Dichten aus einigen Bohrungen aus dem Bereich Zentralgrönlands zum

Vergleich abgebildet (Site A: ALLEY & KOCI 1988; Site B, Site 4B: CLAUSEN et al. 1988).

Aus den EMR-Messungen ergibt sich die Enddichte in ca. 200 m Tiefe. Der oberste

Bereich ist aufgrund der geringen Genauigkeit der CMP-Messung wie in Abb. 5.6

gestrichelt eingezeichnet. Die berechneten Dichten sind in diesem Teil kleiner als die

Dichtewerte aus den Bohrungen. Ab ca. 70 m Tiefe nähern sie sich jedoch den Bohrkern-

daten an, so daß wie bereits bei der Geschwindigkeits-Tiefen-Funktion ab einer Tiefe von

ca. 100 m mit zuverlässigen Dichten gerechnet werden darf. Werte aus der GRIP-Bohrung
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Abb. 5.8: Aus den EMR-Messungen mit Hilfe der Mischungsformel von LOOYENGA

(1965) bestimmter Firndichtenverlauf im Vergleich mit verschiedenen in Bohrungen auf

Grönland gemessenen Dichteverläufen (ALLEY & KOCI 1988; CLAUSEN et al. 1988;

JOHNSEN pers. Mitt. 1993).
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lagen zu diesem Zeitpunkt noch nicht vor, so daß ein Vergleich in größeren Tiefen entfallen

muß. Jedoch wird der Verlauf der Ausbreitungsgeschwindigkeiten im Firnbereich durch

diese zusätzliche Kontrolle über die Eisdichten weitgehend bestätigt.

5.3.3 Vergleich der EMR-Messung mit Leitfähigkeitsmessungen

Die Geschwindigkeits-Tiefen-Funktion, die zu einer Endgeschwindigkeit von 168.1 m/µs

führt, wurde aufgrund des Vergleichs mit den tatsächlichen Tiefenlagen (Kap. 5.3.1) für die

endgültige Transformation der Kartierung benutzt. Dabei wurden die Spuren der EMR-

Messung im Rechner mit Hilfe der jeweiligen Intervallgeschwindigkeiten neu abgetastet.

Das Ergebnis für den Bereich direkt an der Bohrung GRIP zeigt Abb. 5.9. Es handelt sich

um ein Stück Kartierung, das auf der Nord-Süd-Traverse von GRIP in Richtung Süden

aufgezeichnet wurde. Zum Vergleich wurde rechts daneben die unbearbeitete, jedoch mit

dem richtigen Tiefenmaßstab versehene ECM-Messung am GRIP-Eiskern abgebildet

(UNIVERSITÄT KOPENHAGEN pers. Mitt. 1993, TAYLOR et al. 1993). Wichtig für weitere

Folgerungen ist die Feststellung, daß die Ausschläge in der Kurve der Gleichstrom-

leitfähigkeit mit den Reflexionen in der EMR-Kartierung korrelieren. Darüber hinaus läßt

sich eine Vielzahl kleinerer Ereignisse in beiden Aufzeichnungen erkennen. Sie stimmen

zwar in ihrer Tiefenlage überein, ihre Amplituden sind aber nicht korrelierbar.

In die elektromagnetischen Reflexionseigenschaften eines Mediums geht bei dünnen

Schichten wie sauren Ablagerungen auch die Schichtdicke ein. Die Zusammenhänge

wurden  bereits  in Kap. 2.3.2  erläutert und sollen im  folgenden Kap. 5.3.4  anhand der

EMR-Messungen im Vergleich zu Leitfähigkeitsmessungen untersucht werden. Zusätzlich

muß auch der Realteil der Dielektrizitätskonstanten bei der fraglichen Frequenz berück-

sichtigt werden. Diese Werte standen hier nicht für einen Vergleich zur Verfügung. Grund-

sätzlich konnte mit der Übereinstimmung von Reflexionstiefen und ECM-Ausschlägen ein

weiterer Beweis der von HAMMER (1980) aufgestellten Theorie erbracht werden, daß saure

vulkanische Ablagerungen im Eis Reflexionen von elektromagnetischen Wellen hervor-

rufen.
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Abb. 5.9: Tiefentransformierte EMR-Messung bei GRIP im Vergleich mit dem ECM-

Profil aus dem GRIP-Eiskern (UNIVERSITÄT KOPENHAGEN pers. Mitt. 1993). Die Alters-

zuordnung wurde JOHNSEN et al. (1992) entnommen.  

 



5.3 Geophysikalische Interpretation der EMR-Messungen 78

5.3.4 Einfluß der Schichtmächtigkeit auf Reflexionskoeffizienten

Die Stärke einer Reflexion an einer sauren Schicht im Eis hängt linear von der Änderung

der spezifischen elektrischen Leitfähigkeit ∆σ  ab. Für Schichtdicken unterhalb von 0.8 m

ist sie in erster Näherung auch linear von der Mächtigkeit h  der Schicht abhängig (vgl.

Abb. 2.4 in Kap. 2.3.2). Es kann daher für einen einfachen Vergleich zwischen

Reflexionsamplituden und ECM-Signalen eine Proportionalität der Form 
E

E
dzr

h0

∝ ∫ ∆σ

angesetzt werden. Dieses Integral entspricht der Fläche unter einem ECM-Signal, wie in

Abb. 5.10 am  Beispiel des  ECM-Ausschlags von Eldga auf Island 934 A.D. durch die

graue Schraffur angedeutet. Diese integrierte Leitfähigkeit stellt ein Maß für die absolute

elektrische Leitfähigkeit im Eiskern dar. Beim Übergang zu endlichen Größen muß die

Änderung des ECM-Signals gegenüber den umgebenden Eisschichten über seine Länge h

aufsummiert werden, so daß man als Maß für die Leitfähigkeit einer reflektierenden

Schicht 
E

E
zr

h0

∝ ∑ ∆ ∆σ  erhält.

Für einige der in Abb. 5.9 angedeuteten korrelierbaren ECM-Signale wurden diese

integrierten Leitfähigkeiten berechnet. Daneben wurden aus den Reflexionsamplituden in

der EMR-Messung relative Reflexionsamplituden bestimmt, indem die jeweiligen in Kap.
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Abb. 5.10: Typisches ECM-Signal aus dem GRIP-Eiskern. Die Einheiten der y-Achse

stehen für unkorrigierte Rohdaten mit einer Tiefenauflösung von 0.1 m, die von der

UNIVERSITÄT KOPENHAGEN zur Verfügung gestellt wurden. Die schraffierte Fläche deutet

die integrierte Leitfähigkeit der entprechenden Schicht an.
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2.3.3 beschriebenen Amplitudengewinne und -verluste für jede Tiefenlage bestimmt

wurden. Sie sind in Abhängigkeit von den integrierten Leitfähigkeiten jeweils normiert auf

einen ausgeprägten Reflektor in 187 m Tiefe (unbekannter Vulkan, 1259 A.D.) in Abb.

5.11 gezeigt. Die Reflexionskoeffizienten steigen im Trend mit den integrierten Leitfähig-

keiten an, so daß die erwartete Abhängigkeit bestätigt wird. In einzelnen Fällen weichen sie

jedoch erheblich voneinander ab. Dies gilt insbesondere für Reflexionen aus mehr als

500 m Tiefe. Hier liegen die relativen Reflexionskoeffizienten mit ca. 1.4 im Vergleich zu

den relativen integrierten Leitfähigkeiten von 0.45...0.5 zu hoch. Die Abweichung ist mit

ca. 9 dB so hoch, daß sie nicht auf zu hohe Absorption zurückgeführt werden kann. Ein

möglicher Grund hierfür kann die Tatsache sein, daß die ECM-Daten unbearbeitet und

zudem mit einer Abtastung von nur 0.1 m vorlagen. Für eine genauere Analyse würden

Leitfähigkeiten in größerer Punktdichte benötigt, so daß der hier aufgestellte Vergleich nur

qualitativen Charakter haben kann. Im Trend zeigt sich aber eine Übereinstimmung

zwischen den integrierten Leitfähigkeiten und den berechneten Reflexionskoeffizienten.

Die letztliche Ursache für die Abweichung bei großen Tiefen kann nicht festgestellt

werden.

0 1 2
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|E|*dz [ECM]
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1

2

Relativer Reflexions-
koeffizient |r| rel.

Vergleich von Reflexionskoeffizienten
und integrierten ECM-Signalen
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Abb. 5.11: Reflexionsamplituden aus EMR-Messungen in Abhängigkeit von integrierten

ECM-Signalen. Die Diagonale deutet die erwartete lineare Abhängigkeit an. Die hohen

relativen Reflexionskoeffizienten um 1.4 stammen von Schichten unterhalb von ca. 500 m

Tiefe.
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5.4 Glaziologische Interpretation der EMR-Messungen

Mit Hilfe der aus dem Vergleich mit dem Bohrkern gewonnenen Isochronen, die praktisch

über das gesamte Meßprofil zur Verfügung stehen, können einige glaziologische Parameter

bestimmt werden, die Aussagen über klimatische Abläufe in der Vorzeit zulassen.

Aus den sehr genau bekannten Tiefenlagen der einzelnen Isochronen können über

bestimmte Zeitintervalle mittlere jährliche Schichtdicken berechnet werden. Mit Hilfe einer

2-dimensionalen Modellrechnung kann ihre ursprüngliche mittlere Jahresschichtdicke

abgeleitet werden. In dieser Modellrechnung wird die Massenkontinuitätsgleichung für

fließendes Eis angewandt, in die außer den oben genannten Größen noch

Fließgeschwindigkeit und Deformation des Eises auf dem Profil mit eingehen. Sie läßt sich

mit genügender Genauigkeit auf bis zu 2000 Jahre alte Eisschichten anwenden (HEMPEL et

al. 1993).

Im westlichen Bereich der EGIG-Linie, wo der Felsuntergrund bereits einen beträchtlichen

Einfluß auf die  Oberflächentopographie des  Inlandeises hat,  können  außerdem Studien

über das Fließ- und Abtauchverhalten der Eismassen gemacht werden. Hier sind die

Fließgeschwindigkeiten an der Oberfläche bereits im Bereich von 100 m/a, so daß Ober-

flächeneis innerhalb von weniger als 100 Jahren eine horizontale Strecke von 10 km

gewandert ist, was in etwa der Wellenlänge der Oberflächenundulationen entspricht. In

dieser Zeit ist das Eis um ca. 50...100 m nach unten abgetaucht, so daß der Effekt der

Oberflächentopographie sich deutlich in die Tiefe fortsetzt und beobachten läßt.

5.4.1 Bestimmung mittlerer Akkumulationsraten der vergangenen 2000 Jahre

Die theoretischen Grundlagen über das Fließverhalten von Eis, seine elastischen bzw.

plastischen Eigenschaften und deren prinzipielle Zusammenhänge sind an verschiedenen

Stellen ausführlich behandelt worden (z.B. NYE 1957, 1959; PATTERSON 1981; HUTTER

1983). Daher sollen hier nur die für die vorgestellten Berechnungen notwendigen

Gleichungen angesprochen werden.

•• Fließgesetze im Eis

Geht man davon aus, daß Eis innerhalb eines Eisschildes – gleich einer Flüssigkeit –

laminar strömt, kann man sich der Zustandsgleichungen der Strömungstheorie bedienen,
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aus der man die Kontinuitätsgleichung für den Massenfluß ρ ⋅v  durch ein Volumen-

element dV  erhält. Sie besagt, daß im stationären Fall die räumliche Änderung des Flusses

ρ ⋅ ∇ ⋅
r

v dV  und die zeitliche Änderung des Massendurchflusses &ρ ⋅dV  sich gegenseitig

aufheben. Im nichtstationären Fall entsprechen diese Terme der Massenänderung innerhalb

des Volumenelementes, also im Fall eines Eiskörpers der Massenbilanz im Teilvolumen.

Da die Dichte des Eises in hinreichender Tiefe nach erfolgter Firnverdichtung nur noch

vernachlässigbar zunimmt, muß sich das Volumnen und damit bei einem Eisschild dessen

Mächtigkeit H verändern, so daß im allgemeinen Fall die Kontinuitätsgleichung für einen

Eisschild heißt:
∂
∂
H
t

U H a m= ∇ ⋅ ⋅ + +
r r

( ) .

Dabei stellen H  die Eismächtigkeit, 
r

U  die Fließgeschwindigkeit und a m+  die

Akkumulations- bzw. Schmelzrate dar. Ist der Eiskörper im Gleichgewichtszustand, so

halten sich Akkumulation und Schmelzen die Waage. Die Änderung der Eismächtigkeit ist

gleich 0. In kartesischen Koordinaten mit der x-Achse positiv in Fließrichtung entlang der

Oberfläche, der z-Achse positiv senkrecht nach unten und der y-Richtung entlang der

Oberfläche quer zur Fließrichtung schreibt sich die Kontinuitätsgleichung

∂
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z= ⋅ + ⋅ + ⋅ + ⋅ + ⋅ + ⋅ + + .

Diese Gleichung gilt auch für den Zustand eines einzelnen herausgegriffenen

Schichtpaketes innerhalb des Eisschildes. Sie wird durch einige Annahmen vereinfacht:

• Für den Fall einer abgeschlossenen Schicht, die sich unter der Eisoberfläche bewegt,

fallen Akkumulation und Schmelzen fort.

• Die räumlichen Änderungen der Fließgeschwindigkeiten stellen die jeweiligen Strain-

raten mit &ε ∂
∂x

xu

x
= , &ε

∂

∂y

yu

y
=  und &ε ∂

∂z
zu

z
=  dar.

• Im obersten Drittel eines Eisschildes, was in Grönland in etwa dem mit der hochauf-

lösenden EMR-Anlage abgedeckten Bereich entspricht, kann man davon ausgehen, daß

mit zunehmender Tiefe Strain und Fließgeschwindigkeit sich nicht ändern.

• Schließlich kann man die EGIG-Linie in erster Näherung als Fließlinie betrachten, so

daß die Terme in y-Richtung gleich 0 sind.

Daraus erhält man für den 2-dimensionalen Fall:
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∂
∂

ε
∂
∂

H
t

H u
H
xx x= ⋅ + ⋅& .

Hier steht 
∂
∂
H
t

 für die zeitliche Änderung der Schichtmächtigkeit aufgund ihrer Ausdün-

nung im Laufe der Zeit. Die Schichtmächtigkeit H  und deren räumliche Änderung 
∂
∂
H
x

 ist

aus den EMR-Messungen bekannt. Für die Fließgeschwindigkeit ux  und die Strainrate &εx

werden Werte aus Oberflächenmessungen während der früheren EGIG-Expeditionen 1959

und 1968/69 herangezogen (HOFMANN 1986).

•• Reduktion der vertikalen Ausdünnung

Die im folgenden beschriebene Reduktion des vertikalen Strains wird in Abb. 5.12

schematisch erläutert. Unter der Annahme, daß sich die Fließgeschwindigkeiten und die

Strainraten im Laufe der Zeit nicht ändern, also der Eiskörper sich im Gleichgewichts-

zustand befindet, läßt sich aus der Kontinuitätsgleichung die jährliche Änderung der

Schichtmächtigkeit entlang des Profils berechnen. Diese Änderung kann man zur

jeweiligen Schichtmächtigkeit dazu addieren und hat damit den Straineffekt für ein Jahr

zurückgerechnet. Wiederholt man diese Rechnung für die Anzahl der Jahre, die zwischen

der EMR-Messung und dem Zeitpunkt vergangen sind, als die Oberseite des Schichtpaketes

an der Eisoberfläche lag, so erhält man den Initialzustand dieser Schicht. Diese Rechnung

Abb. 5.12: Erläuterung der Reduktion der vertikalen Ausdünnung. Ein Schichtpaket
taucht im Laufe der Zeit ( t t t t0 1 2 3→ → → ) ab, bewegt sich dabei mit der jeweiligen

horizontalen Geschwindigkeit ux und wird dabei ausgedünnt ( H H H H0 1 2 3→ → → ).

Bei der Reduktion wird das Schichtpaket entlang der Partikelbahn wieder an die Ober-

fläche und an ihre Ausgangsposition zurückgeführt.
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führt man weiter für das Zeitintervall aus, das zwischen den beiden Ereignissen liegt, die

die Ober- und Unterseite der Schicht markieren. Damit schließlich nur noch der unterste

Teil der Schicht an der Eisoberfläche liegt, wird hierbei die Schicht Jahr für Jahr um eine

mittlere Jahresschicht reduziert. Man rechnet dadurch ihre Entstehungsgeschichte zurück.

So liegt am Ende der Rechnung noch eine mittlere Jahreschicht an der Oberfläche. Sie stellt

die mittlere Akkumulationsrate über das Zeitintervall der Schichtgenese dar.

•• Anwendung der Reduktion auf Daten aus EMR-Messungen

Das Zeitintervall, das mit der hochauflösenden EMR-Anlage abgedeckt wird, geht auf der

EGIG-Linie im Bereich der größten Akkumulation bis ca. 2000 Jahre B.P., in der Nähe der

Eiskernbohrungen im Zentralteil Grönlands bis auf 4000 Jahre B.P. zurück. Die Reflek-

toren, die für die Modellrechnung herangezogen wurden, sind z.T. bekannte Vulkanaus-

brüche oder solche, von denen man nur weiß, daß sie stattgefunden haben, nicht jedoch wo

der Vulkan lag. Einige der starken Reflektoren waren keinem bekannten Ereignis zuge-

ordnet worden. Insgesamt wurden 7 Schichtpakete im Zeitintervall von 1707 A.D. bis

49 B.C. mit unterschiedlichen Schichtmächtigkeiten untersucht.

Eine Darstellung der EMR-Messungen entlang des gesamten Profils zeigt Abb. 5.13 als

Querschnitt durch das grönländische Inlandeis entlang der EGIG-Linie und des Profils von

Crête (T43) zur Eiskernbohrung GRIP. Dabei entspricht der Teil links der senkrechten

schwarzen Linie der EGIG-Linie, der rechts davon der Nord-Süd-Traverse zur Bohrung

GRIP. Die oberste schwarze Linie stellt die Eisoberfläche dar, die während der Expedi-

tionen von der Technischen Universität Braunschweig vermessen wurde (KOCK 1993). Die

unterste schwarze Linie repräsentiert die Felstopographie, die mit Hilfe des EMR-Ver-

fahrens vermessen wurde (s. Kap. 4). Die farbigen Linien dazwischen zeigen den Verlauf

der ausgewählten Reflektoren. Sie wurden mit einem horizontalen Abstand von 1 km

ausgemessen. Besonders im Westteil der EGIG-Linie, wo die Eisdicke geringer und daher

die vertikale Verformung der Eisschichten durch den Felsuntergrund größer ist als im

Zentralteil, zeichnen die Schichten und die Eisoberfläche die Felstopographie deutlich

nach.

Die Reflektoren wurden anhand des Zeittiefenmaßstabes des GRIP-Eiskerns datiert

(JOHNSEN et al. 1992), so daß aus den Schichtmächtigkeiten die mittleren jährlichen

Schichtdicken bestimmt werden konnten. Sie sind in Abb. 5.14 zu sehen. Deutlich wird hier

der Einfluß des Strains, der auf die älteren tieferliegenden Schichten länger eingewirkt und
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diese daher stärker ausgedünnt hat als jüngere Schichten darüber. Auch zeigt sich die

Zunahme ihrer Dicke vom Zentralteil Grönlands nach Süden bzw. entlang der EGIG-Linie

nach Westen. Dort findet sich bereits eine maximale Schichtdicke bei T10. Weiter westlich

nimmt die Mächtigkeit langsam wieder ab, was bereits ein Hinweis auf den zu erwartenden

Verlauf einer Niederschlagskurve über das Profil ist.

Für die Rechnung mit realen Daten wurde die Massenkontinuitätsgleichung in eine diskrete

Form mit Differenzenquotienten analog zur Finite-Differenzen-Methode überführt:

( )( ) ( )( )

( )( ) ( )( ) ( )( ) ( )( ) ( )( )
( ) ( )
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H x t t H x t t
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Abb. 5.13: Querschnitt durch das grönländische Inlandeis entlang der EGIG-Linie und auf dem Nord-Süd-

Profil zur Bohrung GRIP. Die oberste schwarze Linie stellt die Eisoberfläche dar (KOCK 1993), die unterste

schwarze Linie das mit dem EMR-Verfahren vermessene Felsbett (s. Kap. 4). Die farbigen Linien dazwi-

schen sind einige ausgesuchte Reflexionen aus dem Inneren des Eises, die durch saure vulkanische

Ablagerungen hervorgerufen wurden. Sie wurden anhand des GRIP-Eiskerns zeitlich eingeordnet.
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Dabei stellen i bzw. j  die Laufindizes für die Zeit- bzw. Ortsinkremente dar. Da die

Schichten im Laufe der Jahre mehrere km bis zu einigen 10 km zurücklegen, müssen auch

die Fließgeschwindigkeiten und Strainraten desjenigen Ortes benutzt werden, an dem sich

die Schicht zur jeweiligen Zeit befunden hat. Dies wird durch ( )x tj i , ( )( )εx j ix t  und

( )( )u x tx j i  ausgedrückt. Das Zeitintervall ∆t t ti i= −+1 wurde auf 1 Jahr gesetzt, so daß

die Rechnung mit den üblichen Einheiten für Strain mm
km a⋅  und Geschwindigkeit m

a  direkt

ausgeführt werden konnte.

Abbildung 5.15 zeigt die aus den früheren EGIG-Kampagnen bestimmten Fließgeschwin-

digkeiten sowie die Strainraten auf dem EGIG-Profil (HOFMANN 1986). Im Nord-Süd-Teil

wurden die Werte von Crête aus mit der Annahme interpoliert, daß am Summit von

Grönland die beiden Größen definitionsgemäß 0 sind. Die Geschwindigkeiten wurden den

Höhenunterschieden entsprechend interpoliert, so daß bei steilerer Topographie höhere

Geschwindigkeiten auftreten. Entlang des EGIG-Profils wurden die recht stark schwanken-

den Strainraten durch eine Mittelung ersetzt. Fließgeschwindigkeit und Strain wurden für
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Abb. 5.14: Die in Abb. 5.13 dargestellten inneren Reflexionen umgerechnet in mittlere Jahresschichtdicken

mit ihrer zeitlichen Zuordnung. Ihr Verlauf gibt bereits einen ersten Eindruck von der zu erwartenden

Niederschlagskurve. Vom Zentralteil kommend werden die Schichten zur Küste hin immer dicker. Zwischen

Milcent und Carrefour findet sich ein Maximum in der Schichtdicke, westlich davon nimmt sie wieder ab.
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diese Berechnungen als zeitlich konstant angenommen, so daß im Fall des Gleichgewichts-

zustandes des Eises auch die mittleren Akkumulationsraten zeitlich konstant sein müßten.

Das Ergebnis der rechnerischen Umkehrung des Straineffekts zeigt schließlich Abb. 5.16.

Hier sind die mittleren Akkumulationsraten der jeweiligen Zeitintervalle in Metern

Eisäquivalent zu sehen. Zusätzlich sind zum Vergleich die bislang auf dem Profil

gemessenenen Akkumulationsraten eingezeichnet (KOCH & WEGENER 1930; DIAMOND

1960;  BENSON  1962;  QUERVAIN  1969;  zusammengefaßt  in:  OHMURA  &  REEH  1991).

Man erkennt, daß im Bereich von GRIP zur EGIG-Linie und im Ostteil der EGIG-Linie die

berechneten Akkumulationen sehr nahe bei den rezent gemessenen liegen. Auf der Nord-

Süd-Traverse könnten durch real gemessene Bewegungs- und Strainraten zuverlässigere

Ergebnisse geliefert werden, jedoch standen die Messungen nicht zur Verfügung. Die

Berechnungen liegen innerhalb eines Intervalls von ±8% um die dick eingezeichnete

mittlere Kurve und in diesem Intervall auch bei den real gemessenen Akkumulationsraten.

Im Westteil der EGIG-Linie dagegen wird der deformierende Einfluß vom Felsgrund auf

die darüber liegenden Schichten so groß, daß die dadurch hervorgerufenen Straineffekte

sehr viel größer sind als die der einfachen zeitlichen Ausdünnung durch Auflast. Daher

können die Schichtdicken in diesem Bereich nicht mit diesem einfachen Modell
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Abb. 5.15: Fließgeschwindigkeiten (rot) und Verzerrungsraten (grün) aus den früheren EGIG-I-

und -II-Kampagnen (HOFMANN 1986). Die stark schwankenden Kurvenverläufe wurden durch

geglättete Kurven ersetzt (hier nur für die Strainrate dargestellt).
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zurückgerechnet werden. An dieser Stelle müßte eine Korrektur des vertikalen Strains vom

Felsgrund angebracht werden.

Eine einfache räumliche Glättung hilft, zumindest kleinere lokale Effekte auszugleichen.

Das Ergebnis der gleichen Rechnung mit einer räumlichen Mittelung über ±10 km zeigt

Abb. 5.17. Im Westteil der EGIG-Linie ist der Einfluß der Felstopographie weitgehend

eliminiert, was darauf hindeutet, daß es sich hier in der Tat um kleinräumige Effekte

handelt, die gesondert untersucht werden müßten. Die berechneten Akkumulationen sind

nach der Glättung auch zwischen Milcent und Carrefour mit den gemessenen Raten

vergleichbar und streuen nur sehr wenig.

In beiden Berechnungen läßt sich keine systematische Veränderung zwischen den einzelnen

Zeitintervallen feststellen. Effekte wie die "Kleine Eiszeit" können nicht erfaßt werden, da

die dazugehörigen Schichten sehr oberflächennah liegen und noch nicht vollständig zu Eis

0100200300400500600
Entfernung von GRIP (km)

0.0

0.1

0.2

0.3

0.4

0.5

0.6

0.7

0.8

0.9

1.0

Mittlere
Akkumulations-
raten (m/a Eis)

1707 AD - 1342 AD

1342 AD - 1259 AD

1259 AD - 1179 AD

1179 AD - 1104 AD

1104 AD - 934 AD

934 AD - 532 AD

532 AD - 49 BC

Mittelwert

Rezente Akk.-Raten

Mittlere strainkorrigierte Jahresschichtdicken auf der EGIG-Linie und bei GRIP

0.0

0.1

0.2

0.3

0.4

0.5

0.6

0.7

0.8

0.9

1.0
0100200300400500600

Carrefour
Milcent

Station Centrale

Crête

GRIP

Abb. 5.16: Aus den mittleren Jahresschichtdicken durch Reduktion des vertikalen Strains gewonnene

mittlere Akkumulationsraten für die jeweiligen Zeitintervalle. Sie schwanken auf dem Nord-Süd-Profil

(rechts der senkrechten Linie bei Crête) und im Ostteil der EGIG-Linie (links der senkrechten Linie bei

Crête) innerhalb von ca. ±8% um eine mittlere Kurve (dicke schawrze Linie) und um rezent gemessene

Akkumulationsraten (Sternchen, OHMURA & REEH 1991). Im Westteil der EGIG-Linie deformiert der

Felsgrund die darüber liegenden Eisschichten zu stark, um die Reduktion korrekt berechnen zu können.
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kompaktiert wurden. Eine Firnreduktion jedoch müßte in einem eigenen Rechenschritt

angebracht werden und läßt sich nicht ohne bestimmte Modellannahmen über die

Mechanismen der Firnverdichtung errechnen.

Zur Kontrolle läßt sich schließlich eine jährliche Ausdünnungsrate aus den berechneten

Akkumulationsraten und den ursprünglichen Jahresschichtdicken bestimmen, die den

vertikalen Strain darstellen:

( )& ,εz

h
Ax T

T
=

−1
.

h  ist die ursprüngliche Jahresschichtdicke, A  die daraus berechnete jährliche Akkumu-

lationsrate, 1 − h
A  also ein Maß für die Ausdünnung über den gesamten Zeitraum T .

Ausgehend von der Gleichgewichtsbedingung zwischen vertikalem und horizontalem Strain

& & &ε ε εx y z+ + = 0
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Abb. 5.17: Aufbau wie Abb. 5.16, jedoch mit einer gleitenden räumlichen Glättung. Die lokalen Effekte

im Westteil der EGIG-Linie um Milcent sind weitgehend verschwunden. Dies läßt darauf schließen, daß es

sich tatsächlich um kleinräumige vertikale Verzerrungen aufgrund der Felstopographie handelt.
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und der Annahme, daß die EGIG-Linie näherungsweise eine Fließlinie mit &ε y = 0  ist, kann

geschlossen werden, daß die Ausdünnungsrate &εz  mit den anfangs eingegangenen Strain-

raten &εx  der EGIG-I- und -II- Kampagnen vergleichbar sein muß. Dieser Vergleich ist in

Abb. 5.18 gezeigt. Man erkennt sofort, daß auf dem Nord-Süd-Profil die Eingangswerte

vom Betrag her praktisch reproduziert worden sind. Entlang der EGIG-Linie zeigen sich

einige Variationen. Im allgemeinen aber zeichnen die verschiedenen Ausdünnungsraten den

horizontalen Strain nach. Durch diese Überprüfung wird gezeigt, daß die Reduktions-

rechnung in sich schlüssig ist. Abweichungen sind darauf zurückzuführen, daß für jeden

einzelnen Punkt nicht nur die Meßwerte an diesem einen Punkt eingehen, sondern über die

Differenzenquotienten lokal übergreifend Schichttiefen berücksichtigt werden. Ihre lokale

Variationen sind nicht an die Oberflächenbewegung gebunden, sondern eher anderen

Effekten aus dem Untergrund ausgesetzt. Je nach Anzahl der zu reduzierenden Jahre

variiert auch das Intervall, aus dem auf diese Weise Meßwerte einfließen.
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Abb. 5.18: Die gemessenen ausgedünnten Jahresschichtdicken im Verhältnis zu den berechneten mittleren

jährlichen Akkumulationsraten als vertikale Strainraten dargestellt. Zum Vergleich sind die horizontalen

Strainraten der EGIG-I- und -II-Kampagnen abgebildet, die in die Rechnung mit eingeflossen sind.
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•• Resumé

Anhand von präzise vermessenen Reflexionshorizonten und einer ebenso präzisen

Datierung dieser Schichten im GRIP-Eiskern konnte mit Hilfe einer speziellen Reduktion

der vertikalen Schichtausdünnung einiger Eisschichten ihr ursprünglicher Zustand an der

Oberfläche rekonstruiert werden. Damit erhielt man ein Maß für die Akkumulationsraten

über das jeweilige Zeitintervall. Im Vergleich mit rezent gemessenen Niederschlagsraten

entlang des Meßprofils wurde deutlich, daß sie innerhalb eines Intervalls von ±8% um eine

mittlere Kurve und die Meßwerte schwanken. Das heißt, daß sich in den letzten 2000

Jahren B.P. der Klimazustand in Hochgrönland nicht grundlegend verändert hat. Das

großräumige Wettergeschehen, insbesondere das Niederschlagsfeld und die verursachenden

Strömungssysteme können nur in sehr kleinem Rahmen variiert haben.

5.4.2 Bestimmung der Fließbewegung aus abtauchenden Oberflächenstrukturen

Im westlichen Teil der EGIG-Linie ist die Eisdicke Grönlands bereits so gering, daß die

Felstopographie durch die Eisschichten bis hin zur Oberfläche sichtbar wird. Dies äußert

sich an der Oberfläche in Höhenundulationen im 10 m-Bereich bei Periodenlängen von ca.

10...15 km. Sie sind sowohl während der EGIG-I- und EGIG-II-Kampagnen (MÄLZER

1960, 1961; HOFMANN 1986) als auch während der letzten EGIG-Expeditionen (KOCK

1993) geodätisch mittels Nivellement mit Punktabständen von 100 m (1959 und 1968/69)

bzw. 1 km (1989/90) vermessen worden. Ebenso wurden während der EGIG-I- und -II-

Kampagnen die Höhenänderungen mit barometrischen Messungen kontinuierlich registriert

(BROCKAMP 1962; BROCKAMP & THYSSEN 1967; GERKE 1969).

Die mittels Nivellement vermessene Oberflächentopographie und die inneren Schichten im

Westteil des EGIG-Profils zeigt Abb. 5.19. Man erkennt deutlich die stationären Undula-

tionen sowohl an der Oberfläche als auch in den inneren Schichten. Da die Amplitude der

Undulationen mit der Tiefe zunimmt, können sie entsprechenden Felstopographien zuge-

ordnet werden (s. Abb. 5.13). Eine entsprechende EMR-Kartierung aus diesem Bereich

zeigt Abb. 5.20. Es ist das Profil zwischen T9 und T8 in einem Bereich mit vergleichsweise

großen topographischen Unterschieden. Sie wird von einer nach T8 im Westen

abtauchenden Struktur überlagert, die als ehemalige Oberflächenstruktur interpretiert

werden kann. Ihre muldenartige Form läßt sich bis in ca. 100 m Tiefe verfolgen, bevor sie

von den starken Verformungen durch den Felsuntergrund überdeckt wird.
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Arbeitet man innerhalb der Daten diese Muldentopographie heraus, so können ihre tiefsten

Punkte in den jeweiligen Schichten zu einer Partikelbahn aneinandergereiht werden. Wenn

man das Alter der jeweiligen Schichten kennt, können daraus Fließvektoren im Eis

bestimmt werden. Das soll hier beispielhaft mit einigen starken Vereinfachungen

vorgeführt werden. Diese Vereinfachungen beziehen sich im wesentlichen auf den Zeit-

Tiefen-Maßstab, der im Westteil der EGIG-Linie nicht direkt vorliegt. Aufgrund der Nähe

der Schichten zur Oberfläche sollen sie auch nicht über die gesamte Profilstrecke an die

GRIP-Bohrung eingehängt werden, da sie zum Teil in das Sendesignal hineinlaufen und

damit nicht mehr erkannt werden können. Um dennoch einen Zeit-Tiefen-Maßstab zu

erhalten, wurde mit Hilfe eines Eisdichteprofils aus einer Kernbohrung bei Site A, Crête

(T43) (ALLEY & KOCI 1988) und mit einer mittleren Akkumulationsrate von 0.6 m/a

Eisäquivalent (OHMURA & REEH 1991, Kap. 5.4.1) eine zeitliche Zuordnung aufgestellt.
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Abb. 5.19: Querschnitt durch das grönländische Inlandeis im Westteil der EGIG-Linie.

Hier wir der Einfluß des Felsbettes auf die darüber liegenden Eisschichten besonders

deutlich. Die großen Undulationen finden ihre Entsprechung in der Felstopographie

wieder (vgl. auch Abb. 5.13).
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Die Tiefenlage der kräftigeren Reflektoren bis in ca. 100 m unter der Oberfläche wurden 

mit einem horizontalen Abstand von 150 m aus der Kartierung entnommen. Sie sind in 

Abb. 5.21 mit ihrer  Tiefe  relativ zum  Punkt T9 dargestellt.  Auch  hier zeigt sich  deutlich 

die nach T8 hin abtauchende Struktur. Um sie gegenüber den Undulationen hervorzuheben, 

die durch das Felsbett zustande kommen, wurde dieses Profil einem räumlichen Band-

paßfilter zugeführt. Durch die phasenrichtige Anwendung eines solchen Filters wird die 

Position der Mulde in den Meßdaten nicht beeinflußt. Abb. 5.22 zeigt die gefilterten 

Schichten. Die Kurvenschar fächert sich westlich von T9 gleichmäßig in umgekehrter 

zeitlicher Reihenfolge auf. Der jeweils tiefste Punkt der Mulde kann zur Bestimmung der 

Fließbewegung herangezogen werden. Dazu werden die Relativbewegungen zwischen zwei 

herausgesuchten Schichten mit dem entsprechenden Zeitintervall in Fließvektoren umge-

wandelt.  

 
Abb. 5.20: EMR-Profil zwischen T9 und T8 im Westteil der EGIG-Linie. Neben dem 

Effekt durch den Felsgrund zeigt sich deutlich eine von T9 nach Westen abtauchende 

Struktur. Dabei handelt es sich um Relikte der Oberflächentopographie, die im Eis 

mitgeflossen sind.  
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Das Ergebnis einer solchen Rechnung findet sich in Abb. 5.23. Sie zeigt die unbearbeiteten

Schichten in ihrer tatsächlichen Tiefe, überlagert durch die Verbindung der jeweils tiefsten

Punkte in der Mulde. Diese Punkte fallen aufgrund der Überlagerung mit der stationären

Felstopographie nicht mit den in der Abbildung sichtbaren tiefsten Stellen zusammen.
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Abb. 5.21: Aus Abb. 5.20 herausgepickte Reflektortiefen relativ zu ihrer Tiefe bei T9

gemessen. Die Muldenstruktur, die sich von Ost nach West mit zunehmendem Alter

fortsetzt, ist deutlich zu erkennen. Sie ist jedoch noch vom Effekt des Felsbettes

überlagert.
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Abb. 5.22: Die Schichten aus Abb. 5.21 mit einem räumlichen Bandpaßfilter bearbeitet.

Hier gliedert sich die Kurvenschar nach Alter auf. Das lokale Minimum der

Muldenstruktur kann zur Bestimmung von Fließvektoren herangezogen werden.
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Zusätzlich sind entlang der Verbindung die Fließvektoren eingetragen, die den x- und z-

Achsen maßstäblich angepaßt sind. Sie wurden jedoch zur Verdeutlichung 10-fach über-

höht. Die Fließvektoren zeigen in Richtung der jeweiligen Tangente an der Partikelbahn.

Die Beträge der Fließgeschwindigkeiten sind in Abb. 5.24 noch einmal in Abhängigkeit

von der Tiefe dargestellt. Sie liegen um einen mittleren Wert von 80.2 m/a bei eine

Standardabweichung von 26.5 m/a, was der horizontalen Fließgeschwindigkeit von

76.58 m/a (T9) bzw. 80.95 m/a (T8) an der Oberfläche entspricht (HOFMANN 1986). Die

Anomalie bei Kilometer 6 in ca. 62 m Tiefe kann durch die eingangs erwähnten starken

Vereinfachungen verursacht worden sein. Insbesondere wurde davon ausgegangen, daß bei

T9 weitgehend ungestörte Verhältnisse vorliegen, was im Bereich starker Felstopographie

aber nicht gegeben sein muß.
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Abb. 5.23: Eisschichten und daraus bestimmte Fließvektoren zwischen T9 und T8 auf

der EGIG-Linie. Die gestrichelte Linie deutet die entsprechende Partikelbahn an. Die

Vektoren zeigen die Fließbewegung für das jeweils darüberliegende Tiefenintervall. Sie

stellen Tangenten entlang der Partikelbahn dar. Die Bahn führt nicht durch die erkenn-

baren maximalen Schichttiefen, da die Topographie der gewanderten Eismulde durch

Effekte vom Felsuntergrund überlagert ist.
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Es besteht jedoch die Möglichkeit, daß diese Phänomen auf eine lokale Variation der

Fließgeschwindigkeit zurückgeht. Sie kann durch die Bewegung der Eismassen über das

Felsbett hinweg mit entsprechenden Rückstau- und Vorschubeffekten an Felshindernissen

zustande kommen. Das hieße, daß auch horizontale Straineffekte, die vom Fließen des

Eises über den Fels erzeugt werden, an der Eisoberfläche festgestellt werden können. Auf

diese Weise würden sie die an der Oberfläche gemessenen Fließvektoren verändern. Das

fordert eine dichtere geodätische Vermessung der Fließgeschwindigkeiten zumindest im

Bereich großer topographischer Unterschiede.

Dies Beispiel deutet an, welche Aussagen sich aus dem vorhandenen Datenmaterial treffen

lassen. Entscheidend für diese Auswertungen ist aber immer die hohe Präzision, die bei den

EMR-Messungen auf Grönland erreicht werden konnte. Um solche Analysen nicht nur

qualitativ wie im gezeigten Beispiel, sondern auch im strengen Vergleich mit Oberflächen-

beobachtungen aufzustellen, würde ein präziser Zeit-Tiefen-Maßstab, wie er für die

Bohrung GRIP vorliegt, auf dem jeweiligen Profilstück benötigt. Dies könnte auf ähnliche

Weise erfolgen, wie das bereits für die tieferliegenden Schichten in den vorangegangenen

Kapiteln gezeigt wurde.
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Abb. 5.24: Beträge der Fließgeschwindigkeiten in Abhängigkeit von der Tiefe unter der

Eisoberfläche. Sie schwanken um einen Mittelwert von 80.2 m/a mit einer Standard-

abweichung von 26.5 m/a. Der besonders hohe Wert in ca. 62 m Tiefe kann auf eine

Variation der Fließgeschwindigkeit an der Rückseite von Hindernissen im Felsbett

zurückzuführen sein.
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6 Zusammenfassung

Im Verlauf der EGIG-Nachfolgeexpeditionen von 1989 bis 1992 konnte das im Jahre 1959

erstmals eingerichtete EGIG-Profil rekonstruiert und sowohl geodätisch als auch

geophysikalisch nachgemessen werden. Diese um den 70. Breitengrad liegende Beobach-

tungslinie quer über das grönländische Inlandeis war als Langzeitmeßprofil zur Unter-

suchung wichtiger glaziologischer Parameter wie Fließgeschwindigkeiten des Eises,

Akkumulationsraten, Verlauf der Eisoberfläche und des Felsbettes etc. angelegt worden.

Nachdem die letzte Verlängerungskampagne im Jahre 1974 ihre Arbeiten abgeschlossen

hatte, waren bis 1989 die Vermessungspegel durch den jährlichen Schneezutrag unter der

Oberfläche verschwunden. Mit Hilfe einer kombinierten geodätischen und geophysika-

lischen Methode, bei der das elektromagnetische Reflexionsverfahren (EMR) zur genauen

Ortung der ehemaligen Vermarkungen zum Einsatz kam, konnten von den 54 Punkten

entlang des Profils 49 aufgefunden und einige zur Überprüfung angegraben werden. Die

dafür notwendige Differenzierung unterschiedlicher Störkörper im Eis erlaubte eindeutige

Zuordnungen der Signale zu den gesuchten T-Balisen. Die angegrabenen Balisen und die

Wiederholgenauigkeit auf den Meßprofilen ergaben eine Genauigkeit der Lokalisierung

zwischen ±0.2 m im Zentralteil Grönlands bis ±1 m am westlichen Ende des EGIG-Profils.

Damit war die EGIG-Linie als Profil zur Langzeitbeobachtung für mehr als 30 Jahre

wissenschaftlich nutzbar. Modellrechnungen zur Balisensuche, bei denen mit Hilfe der

Methode der Finiten Differenzen die Ausbreitung elektromagnetischer Wellen im Rechner

simuliert wird, zeigen ähnliche Reflexionseigenschaften wie reelle Balisen, wodurch einige

der in der Praxis aufgetretenen Phänomene erklärt werden konnten.

Auf der rekonstruierten EGIG-Linie durchgeführte Untersuchungen zur Eismächtigkeit und

zum inneren Aufbau des Eises konnten an die beiden zur gleichen Zeit abgeteuften

Eiskernbohrungen GRIP und GISP2 im Zentralteil des grönländischen Inlandeises ange-

schlossen werden. Mit Hilfe der aus den Eiskernen gewonnenen Daten über Leitfähigkeit

und Alter der Schichten konnten reflexionsarme Tiefenbereiche der Weichsel-Eiszeit und

reflexionsreiche Zonen dem Holozän bzw. einigen Interstadialen der Weichsel-Eiszeit

zugeordnet werden. Da die Reflexionen zumeist auf saure vulkanische Ablagerungen

zurückgeführt werden können, stellen die aufgezeichneten Horizonte ehemalige

Eisoberflächen und damit Isochronen innerhalb des Eisschildes dar. Ihr Verlauf weist in
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der Nähe des heutigen Summits von Grönland auf eine ehemalige Eisscheide während der

Weichsel-Eiszeit und in weiten Teilen des Holozän hin, deren Lage sich nur ca. 5 km

westlich ihrer heutigen befand. Dies bedeutet, daß sich der Bereich des Summits von

Grönland als ein klimatisch relativ stabiles Gebiet darstellt, in dem Schwankungen in

eiszeitlicher Größenordnung keine deutlichen Auswirkungen haben.

In den obersten 800 m des grönländischen Eisschildes konnten aufgrund der sehr viel

höheren Auflösung der Messungen und der durch CMP-Messungen ermöglichten Laufzeit-

Tiefen-Transformation genaue zeitliche Zuordnungen der einzelnen Reflexionshorizonte zu

vulkanischen Ereignissen selbst im Firnbereich gemacht werden. Die dabei bestimmte

Ausbreitungsgeschwindigkeit elektromagnetischer Wellen im grönländischen Eis wurde

durch den Vergleich einzelner Reflexionstiefen mit tatsächlichen Tiefenlagen im GRIP-
Eiskern auf vEis = 168.1 0.5±  m/µs festgelegt. Die Reflexionen ließen sich mit den

Leitfähigkeitsmessungen am GRIP-Eiskern vergleichen. Sie korrelieren in ihrer Tiefenlage

mit den Ausschlägen im Leitfähigkeitssignal. Die aus den Reflexionsamplituden be-

stimmten relativen Reflexionskoeffizienten zeigen eine Abhängigkeit von den über die

jeweilige Schichtdicke integrierten Leitfähigkeiten.

Die einzelnen Reflexionseinsätze wurden über das gesamte Meßprofil mit hoher Genauig-

keit verfolgt. So konnten mit Hilfe des präzisen Zeit-Tiefen-Maßstabes der GRIP-Bohrung

mittlere jährliche Schichtdicken entlang der EGIG-Linie und des Anschlußprofils an die

Bohrungen bestimmt werden. Diese wurden mit Hilfe einer 2-dimensionalen Modell-

rechnung, bei der die vertikale Ausdünnung der Eisschichten im Laufe der Zeit zurück-

gerechnet wurde, in mittlere jährliche Akkumulationen über bestimmte Zeitintervalle

überführt. Das Ergebnis zeigt zwischen ca. 600 und 2000 Jahren B.P. einen Verlauf der

Akkumlationen innerhalb eines Intervalls von ±8% um eine mittlere Kurve. Innerhalb

dieses Intervalls fallen auch die rezent gemessenen Akkumulationsraten, so daß, über

diesen Zeitraum gemittelt, die Niederschlagsraten entlang des EGIG-Profils keine

deutlichen Veränderungen zeigen. Das deutet darauf hin, daß das Strömungssystem und

damit das großräumige Wettergeschehen über diesem Teil der Nordhemispahäre keinen

größeren Veränderungen unterworfen gewesen sein kann. Effekte wie z.B. die "Kleine

Eiszeit" konnten noch nicht mit diesem Verfahren erfaßt werden, da die zugehörigen

Eisschichten im Firnbereich liegen, wofür bisher die Modellrechnung nicht geeignet war.
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Weiterführende Analysen wurden nur kurz skizziert. So besteht mit Hilfe von Strukturen

im Firnbereich insbesondere im Westteil des EGIG-Profils im oberflächennahen Bereich

die Möglichkeit, die Tiefenabhängigkeit der Fließgeschwindigkeit zu bestimmen. Über

diese können auch Straineffekte erfaßt werden, die auf unregelmäßige Felstopographie

zurückgehen. Ebenso können durch die nun vorliegende präzise Vermessung des Verlaufs

der Felstopographie sowohl gravimetrische als auch magnetische Messungen, wie sie

während der früheren EGIG-Expeditionen durchgeführt wurden, mit größerer Genauigkeit

ausgewertet werden.

Die in dieser Arbeit erlangten Erkenntnisse sollen zum besseren Verständnis der im

grönländischen Inlandeis gespeicherten Klimageschichte beitragen. Die gezeigten Möglich-

keiten der Interpretation geophysikalischer Messungen sollen auch helfen, künftige

Messungen zum inneren Aufbau eines Eiskörpers zu bewerten und mit ihrer Hilfe auf

klimatische Vorgänge in der Vorzeit zu schließen.
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