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4 Der Ubergang vom Felszum Eis

Umfangreiche EMR-Messungen zur Erfassung von Eisdicke und Felsuntergrund wurden
wéahrend der Gronlandexpeditionen der Jahre 1989...92 durchgefiihrt. Sie erstreckten sich
entlang der EGIG-Linie, der Nord-Sud-Traverse zwischen der EGIG-Linie und den Tief-
bohrungen GRIP und GISP2 sowie in deren ndheren Umgebungen. Im folgenden sollen
nach einer kurzen Einflhrung Uber die glaziologischen Hintergriinde solcher Messungen
die daraus resultierenden Erkenntnisse dargel egt werden.

4.1 Der Aufbau eines Eisschildes

Eiskorper sind in ihrer Kristallstruktur aufgrund ihrer physikalischen Eigenschaften keine
starren Korper, sondern befinden sich durch &ulRere Einflisse in standiger Bewegung und
Verénderung. Durch den jahrlichen Niederschlag von Schnee und dessen Umwandlung in
Eis entsteht ein Druck auf das Inlandeis, das durch Flieffbewegung zu den Randern des
Eisschildes hin nachgibt. Dabei wird es weiteren Kréften wie Kompaktierung durch die
aufliegenden Massen und Ausdiinnung durch Auseinanderflief3en ausgesetzt. Diese Stress-
und Straineffekte bewirken im Laufe der Zeit eine Deformation des Eiskorpers.

4.1.1 Dieinnere Strukturierung

Im allgemeinen geht man davon aus, dal3 Eisschilde aus einzelnen Jahresschichten aufge-
baut sind, die der jeweiligen jahrlichen Schneeakkumulation entsprechen. Dieser jéhrliche
Schneezuwachs ist nicht an allen Stellen eines Eisschildes gleich grof3, so dal3 eine Jahres-
schicht je nach ortlicher Niederschlagsrate unterschiedlich dick sein kann. Dies hat
unterschiedliche Flief3- und Abtauchgeschwindigkeiten zur Folge, was wiederum zu Defor-
mationen des Eiskorpers fuhrt (s. a REEH 1989). Im Zentralteil eines Eisschildes, am
"Summit", an dem keine nennenswerte Bewegung zu einer bestimmten Seite stattfinden
kann, werden die Schichten nach und nach immer weiter kompaktiert und zu alen Seiten
gleichermal3en hinausgedriickt. Damit werden in zunehmender Tiefe die nach unten dter
werdenden Schichten immer diinner. In Grénland reicht die Dicke einer Jahresschicht hinab
bisin den Millimeter-Bereich (s. Abb. 4.1). Aullerhalb der Eisscheide fliefdt das Eis zu
allen Seiten ab.
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Abb. 4.1:  Modell eines Eisschildes. Der Massenzuwachs in Form von Schneefall auf
der Oberflache des Eisschildes wird im Fall des Massengleichgewichts durch ent-
sprechenden Massenausflu an den Seiten als Schmelzen und Eisbergkalben ausge-
glichen. Im Zentralteil werden die jahrlichen Schneezutrdge mit zunehmender Tiefe
immer weiter verdichtet und werden in alle Richtungen gleichermaf3en ausgedr tickt.

Je nach Grof3e eines Eisschildes und je nach Niederschlagsraten sind in seinem Inneren
teilweise sehr alte Eisschichten abgelagert, die z.B. im Zentralteil Gronlands bis zu 250000
Jahre alt sein konnen. In diesen Schichten spiegelt sich nicht nur die lokale Klima-
geschichte, sondern auch die globale Entwicklung der letzten Jahrtausende wieder. An den
Schichtdicken lassen sich die Niederschlagsmengen ablesen. Aus der wahrend der Firn-
kompaktierung eingeschlossenen Luft kann die Zusammensetzung der damaligen atmos-
phérischen Zustande bestimmt werden. Daraus kénnen lokale Temperaturen und generelle
Temperaturtrends Uber |sotopenverhéltnisse wie d180/160, CO,-Gehalt, Verunreinigungen
durch Spurenstoffe etc. abgeleitet werden. Damit ist im Inneren eines Eiskorpers gewisser-
malden ein "climatic record" aufgezeichnet und abgespeichert (JOHNSEN et al. 1992;
DANSGAARD €t a. 1993; GRIP MEMBERS 1993).

Darliber hinaus findet sich Falout von Substanzen im Eis wieder, die als Folge von
Naturkatastrophen in die Atmsophdre gelangt sind. So werden z.B. Ablagerungen von
Schwefelséuren aus Vulkanausbriichen in die Kristallstruktur mit eingearbeitet und verur-
sachen Verénderungen in den elektrischen Eigenschaften des Eises. Diese aul3ergewohn-
lichen Ereignisse lassen sich in den entsprechenden Jahreschichten auf dem gesamten
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Eisschild verteilt finden und stellen damit Isochronen innerhalb des Eiskorpers dar
(HAMMER 1980; HAMMER et al. 1985; DiBB 1989).

Solche Informationen aus der Klimavergangenheit kénnen durch Eiskernbohrungen zutage
gefordert werden, wie es in Gronland an verschiedenen Stellen bereits geschehen ist.
Bohrungen wurden im Randbereich bei Thule ("Camp Century") und an einigen Orten im
Zentralteil ("Créte", "DYE 3") durchgefihrt. Zuletzt wurden am héchsten Punkt Gronlands
auf der Eisscheide die européische Tiefbohrung "GRIP" (Greenland | cecore Project) und
in 28 km Entfernung von ihr die amerikanische Tiefbohrung "GISP2" (Greenland | ce Sheet
Project) bis zum Felsgrund abgeteuft und die Eiskerne mit unterschiedlichen Methoden
untersucht.

4.1.2 Eisdickeund Felstopographie aus glaziologischer Sicht

Die raumlichen Variationen der Dicke eines Eisschildes und die Topographie des Fels-
untergrundes bedeuten flr glaziologische Interpretationen aus verschiedenen Grinden
wichtige Eingangsparameter. Die Eisdicke und ihre Verdnderungen sind fur die Bestim-
mung von Massenbilanzen zusammen mit Flief3geschwindigkeiten und Verzerrungsraten
unverzichtbar. Sie gehen in die Massenbilanzgleichung ein, die tber den Gleichgewichts-
zustand zwischen zeitlichen Anderungen des Massendurchflusses und raumlichen Varia-
tionen der Stromung Auskunft gibt. Die Felstopographie hilft, oberflachennahe Strukturen
Zu interpretieren. Damit kénnen durch die Form des Untergrundes bedingte Oberfléachen-
verlaufe von Strukturen unterschieden werden, die auf Prozesse an der Oberflache selbst
zuriickgehen. Schliefflich erlaubt der Reflexionskoeffizient elektromagnetischer Wellen
Aussagen Uber die Beschaffenheit der Eisunterseite, um z.B. Zonen temperierten Eises von
kaltem Eis zu unterscheiden oder Anderungen in den Eigenschaften des Felsbettes zu
erkennen. Dies hat entscheidenden EinfluR auf das Flie3verhalten der dariiber liegenden
Eismassen.

In kalten Zonen, wo die Temperatur des Eises unterhab des jeweiligen Druckschmelz-
punktes liegt, geht man davon aus, dai die Eisunterseite am Felsuntergrund angefroren ist.
Dartiber befindet sich eine Zone vertikaler Scherung, in der die Flief3geschwindigkeit mit
zunehmendem Abstand von der Unterseite bis zu seinem Maximalwert ansteigt. Von da an
bleibt sie bis zur Eisoberfléache konstant. In Zonen temperierten Eises an der z.T. rauhen
Unterseite wird hingegen in Teilbereichen basales Gleiten postuliert, so dald der Bereich
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der vertikalen Scherung weitgehend fortfdllt. Das hat in diesem Bereich eine erheblich
hohere Flief3geschwindigkeit der gesamten Eismassen zur Folge (PATERSON 1981).
Unregelméaliige Felstopographie hat zur Folge, dal3 es in Fliefrichtung gesehen zu einem
Eisstau auf der Vorderseite einer Erhebung und zu Dehnung auf der Rickseite kommt.
Diese Verformungen setzen sich durch die Eisschichten nach oben bis zur Oberfl&che fort,
so dal3 Felsundulationen in den Eisschichtungen und sogar an der Oberfl&achentopographie
des Eises erkannt werden konnen (Bubb 1970, 1971; BUDD & CARTER 1971).

4.1.3 Geophysikalische Erfassung von Eisdicke und innerer Struktur

Bohrkerne geben Informationen Uber klimatische Zustdnde an jeweils einem festen Ort.
Wenn man das Verhaten des gesamten Eiskdrpers in den verschiedenen Epochen
beurteilen will, ist es ndtig, linien- oder flachenhaft den inneren Aufbau des Eisschildes zu
erfassen. Fir grof¥rdumige Untersuchungen bieten sich Reflexionsverfahren an. Von ihnen
ist das elektromagnetische Reflexionsverfahren besonders effektiv, weil es sich durch sein
hohes Auflésungsvermégen im Eis und seinen im Geldnde vergleichsweise geringen
logistischen Aufwand gegentiber seismischen Verfahren auszeichnet. Dieses Verfahren
spricht auf Kontraste in den dielektrischen Eigenschaften und der Leitfahigkeit des
untersuchten Materials an. Im Eis werden solche Kontraste im wesentlichen durch
Dichteanderungen, chemische Einlagerungen oder Storkérper hervorgerufen (s. GLEN &
PAREN 1975). Die Dichte spielt dabei fur Reflexionen eine untergeordnete Rolle, da sie
sich im algemeinen kontinuierlich mit zunehmender Tiefe einem weitgehend konstanten
Wert von 0.917 g/lcm3 annghert. Daraus resultiert in den oberen Eisschichten eine
Abnahme der Ausbreitungsgeschwindigkeit der elektromagnetischen Wellen bis zu einem
entsprechenden Wert von ca. 168 m/us, der je nach Eiskorper in ca. 50 bis 200 m Tiefe
erreicht wird.

Chemische Ablagerungen wie die Sauren aus Vulkanausbriichen haben meist nur geringe
vertikale Ausdehnung, die mit bis zu 1 m Méachtigkeit so klein sind, dal3 sie je nach
benutzter Mef¥frequenz nicht mehr als seperate Schicht zu erkennen sind. Dadurch wird die
Laufzeit der elektromagnetischen Wellen nur unwesentlich beeinflufd. Jedoch werden die
elektromagnetischen Wellen an solchen Schichten gut reflektiert. Sie bilden sich as
deutliche Reflexionseinsdtze in EMR-Messungen ab. Daher knnen mit diesem Verfahren
Schichten verschiedenen Alters innerhalb eines Eisschildes aufgezeichnet werden. Ebenso
werden elektromagnetische Wellen am Felsuntergrund aufgrund des Kontrastes in den



4.2 Messgerdte und Messungen 41

dielektrischen Eigenschaften reflektiert. Bei gentgend hoher Energie lassen sich so
Eisdicken von mehr als 3 km vermessen.

4.2  Messgerate und Messungen

Die EMR-Mef3apparatur, die fur die Erfassung der Eisméchtigkeiten von mehr als 3 km
eingesetzt wurde, basiert auf der am Ingtitut fir Geophysik in Minster benutzten EMR-
Anlage, mit der Messungen vom Flugzeug aus gemacht wurden. Fur den Einsatz am Boden
mufdte sie erheblich verandert werden. Zusétzlich erhielt sie einige digitale Komponenten,
die fur die Datenaufzeichnung zustandig sind, wodurch die Messungen unmittelbar zur
Bearbeitung mit Rechnern zur Verfiigung stehen. Die Grundprinzipien der Apparatur kann
man bei HOPPE (1990) nachlesen. Hier sollen daher nur die Modifikationen (Kap. 4.2.1)
sowie die Messungen selbst (Kap. 4.2.2) und die wichtigsten Bearbeitungsschritte (Kap.
4.2.3) erlautert werden.

4.2.1 Die Mef3apparatur

Die in Gronland eingesetzte EMR-Apparatur zur Erfassung des Felsuntergrundes und tief
liegender Strukturen im Eis besteht aus einem Sender und einem Empfangssystem der
Flugzeug-EMR-Anlage. Sie wurden am Boden an einer 3-fach gestockten Antenne
betrieben, die gleichzeitig Uber eine spezielle Schaltung fir Sende- und Empfangsbetrieb
benutzt wurde. Das Empfangssystem wurde mit einer digitalen Schnittstelle versehen, mit
der es moglich war, die Mef3daten direkt in einen Personal Computer zu tbernehmen. Hier
wurden sie auf wiederbeschreibbaren optischen Wechselplatten gespeichert. Die Signal-
kontrolle erfolgte auf einem Oszillographen und auf dem Monitor des PC.

Sende-Empfangs-Schalter

Der Sender gibt einen Burst von 35MHz bei einer Lange von 0.5 bis 1pus ab. Die
Ausgangsspannung &3 sich dabei auf maxima 800V einstellen. Der Burst wird Uber
einen HF-Schalter auf ein Koaxialkabel gegeben, auf das Ferritperlen aufgezogen wurden.
Diese sollen die Ausbreitung von Mantelwellen verhindern. Der Schalter dient dazu, Gber
ein und dieselbe Antenne sowohl das Sendesignal abzustrahlen, as auch die Reflexionen
aus dem Untergrund zu empfangen. Er verhindert, dal3 der hohe Spannungspegel des
Senders direkt an das Empfangssystem gelangt, ohne das Empfangssignal nennenswert
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Abb. 4.2: Das Schalthild des TX-RX-Schalters nach dem Prinzip der 60 MHz Flug-
EMR-Anlage von GUDMANSEN (s. NILSSON 1970). Die hohen Amplituden des Sende-

C RX

signals werden hinter einem Entkopplungsglied durch antiparallel geschaltete Dioden
begrenzt und so vom Empfangsteil ferngehalten.

abzuschwéachen. Das Schalthild dieses Schalters zeigt Abb. 4.2. Er besteht aus zwei
kaskadierten Paaren schneller antiparallel geschalteter Dioden, die hinter einem Entkopp-
lungsglied das Sendesignal fir die Empfangsseite kurzschlief3en, ohne die Sendeleistung zu
mindern. Empfangssignale, die unterhalb der Diodenknickspannung liegen, werden jedoch
ungehindert durchgelassen. Es handelt sich um einen ahnlichen Schalter, wie er von
GUDMANSEN (s. NILSSON 1970) fir seine Mef3appartur verwendet wurde.

Antennensystem

Das Koaxialkabel endet an einem Collins-Filter vor der Antenne (ROTHAMMEL 1975). Es
ist zur Impedanzanpassung zwischen Sender und Antenne geschaltet. Die Antenne besteht
aus Ganzwellendipolen mit Reflektoren. Wahrend der Expedition im Sommer 1991 wurden
3 und im Sommer 1992 6 solcher 2-Element Y agi-Antennen zu einer Gruppe zusammen-
geschaltet. Die einzelnen Yagis hatten einen Abstand von | /2 zueinander. Sie wurden
Uber Phasenleitungen gekoppelt und zentral gespeist. Auf diese Weise war gewahrleistet,
dal3 sich die Einzelsignale konstruktiv Uberlagerten und die Antenne eine symmetrische
Richtcharaktersitik behielt. Mit dieser Antenne wird theoretisch ein Gewinn von ca. 9 dB
bei 3-facher Stockung erzielt. Da sie fir Sende- und Empfangsrichtung benutzt wurde, ver-
doppelt sich der Gewinn auf 18 dB. Das Prinzipschaltbild der 3-fach gestockten Gruppen-
antenne zeigt Abb. 4.3 (ROTHAMMEL 1975), das Konstruktionsschema Abb. 4.4. Die
Antenne wurde so ausgelegt, dal3 sie auf die bewahrten Schlittenkonstruktionen aus Skiern
und Fiberglasstangen montiert werden konnte.
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Abb. 4.3: Das Prinzipschaltbild der 3-fach gestockten Gruppenantenne nach ROT-
HAMMEL (1975). Die einzelnen Antennen werden Uber Phasenleitungen so miteinander
verbunden, dald die Sendesignale sich durch gleichphasige Abstrahlung konstruktiv
Uberlagern. Die Speisung der Antenne erfolgt zentral Uber ein Collins-Filter zur
Anpassung des Wellenwider standes an das Sende-/Empfangskabel.

Abb. 4.4:  Das Konstruktionsschema der 3-fach gestockten Richtantenne nach RoOT-
HAMMEL (1975). Jede Antenne besteht aus einem Vollwellendipol (unten) und einem
Vollwellenreflektor (oben). Durch diesen Aufbau werden eine Richtwirkung nach unten
und ein Gewinn von ca. 18 dB erreicht.



4.2 Messgerdte und Messungen 44

Rechner schnittstelle

Der Empfangsteil bestand aus einem zusétzlichen Limiter zur Signalbegrenzung und einem
Hochpegelverstérker zur Anhebung kleiner Signale. Daran war ein Logarithmierer ange-
schlossen, der das Signal gleichrichtete und mit logarithmischer Kennlinie verstarkte. Das
so aufbereitete Signal wurde von einem Transientenrekorder mit einer Abtastrate von 10 ns
und einer digitalen Auflésung von 8 Bit aufgezeichnet. Ein digitaler Averager stapelte das
Signal bis zu 2048-fach auf und verbesserte so den Dynamikumfang des Empfangssystems
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Abb. 4.5: Der praktische Aufbau der Registrierapparatur in einer Zargesbox. Im

unteren Teil sind der Transientenrekorder und der Averager, dariber der Computer zur
Seuerung und Datentiber nahme und oben das magneto-optische Wechsel plattenl aufwer k
zur Seicherung der Daten untergebracht. Auf der Kiste befindet sich der Monitor zur
Kontrolle der Aufzeichnung.
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um ca. 30 dB. An dieses Aufnahmesystem wurde eine digitale Schnittstelle angeschl ossen,
mit der es mdglich war, die gewonnenen Daten mit hoher Geschwindigkeit zu einem
Standard-PC/AT zu Ubertragen. Hier wurden sie auf magneto-optischen Wechselplatten
gespeichert. Diese Platten haben eine Kapazitét von 450 MByte pro Seite und sind gegen
Staub und Erschiitterungen weitgehend unempfindlich. Damit sind sie fur den rauhen
Feldeinsatz hervorragend geeignet. Den Aufbau der Registrierapparatur in einer Alumi-
niumkiste zeigt Abb. 4.5.

Die gesamte Mel3apparatur war in einer Kunststoffkabine untergebracht, die auf einen
Schlitten geschnallt war. Hinter den Schlitten wurden die Antennen so gehangt, dai3 die
Skier nicht in die Fahrspuren gerieten. Das ganze Gespann mufite von einem Ketten-
fahrzeug mit einer Geschwindigkeit von 10 bis 17 km/h gezogen werden (Abb. 4.6).

Abb. 4.6: Die gesamte Mef3anlage im Gelénde. Hier erkennt man die Antennen, die
hinter einen grofRen Schlitten mit Mef3kabine gehangt sind. In der Mef¥kabine befindet
sich die Registriereinheit. Der ganze Schlittenzug wird von einem grof3en Kettenfahrzeug
gezogen.
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4,22 Artund Umfang der Messungen

Mit dem so aufgebauten Mef3system wurde in den Jahren 1989 bis 1992 auf dem
grénlandischen Inlandeis gearbeitet. Dabei wurden, wie der Uberblick tber das Mef3gebiet
in Abb. 4.7 zeigt, die folgenden Strecken befahren:

zwischen den beiden Tiefbohrungen GRIP und GISP2 im Zentralteil des Eisschildes
und deren néherer Umgebung

die Nord-Sid-Traverse von GRIP zum Punkt Créte (T43) der EGIG Linie

die rekonstruierte EGIG Linie zwischen Camp VI (T1) und Jarl Joset (T53)
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Abb. 4.7:  Uberblickskarte von Gronland (JONAS.V. 1994). Das Mef3gebiet umfalit die

beiden Eiskernbohrungen GRIP und GISP2, die Nord-Sid-Traverse von GRIP nach
Créte und die EGIG-Linie zwischen T1 und T53.
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Der Abstand zwischen zwei kompletten Einzelmessungen betrug je nach Fahrge-
schwindigkeit und Stapelzahl zwischen 15 und 30 m. Die Apparatur wurde in einigen
hundert Metern Abstand parallel zum hochauflsenden EMR-Mef3system betrieben, ohne
dal3 sich die beiden Anlagen gegenseitig storten. Auf diese Weise wurde die Felstopo-
graphie paralel zu der inneren Struktur der oberen 800 m des Eises erfal3. An den
einzelnen T-Balisen entlang des Profils wurden die beiden Mel3verfahren synchronisiert, so
dal3 die Felstopographie und die tiefen inneren Strukturen zu den weiter oben liegenden
Schichtungen zugeordnet werden kénnen.

Im Jahre 1992 ist aulRerdem eine 6x5 km? Flachenmessung etwa 60 km stidlich von GRIP
aufgenommen worden. Hier wurde in einem Abstand von 1 km auf Parallelprofilen sowohl
in Nord-Sld-Richtung as auch in Ost-West-Richtung Uber einer Trogstruktur am
Felsgrund Kkartiert. Dabei sollte ihre flachenhafte Ausdehnung erkundet werden. Diese
Messungen sind in der Arbeit von JONAS (1994 i.V.) ausfihrlich erléautert.

4.2.3 Grundsatzliche Bearbeitungsschritte fir Burst-M essungen

In den aufgezeichneten Signalen muf¥e mit einigen Bearbeitungsschritten die feinere
Struktur hervorgehoben werden, bevor sie weiter analysiert werden konnten. Dazu gehoren
Schritte wie Differentiation, Filterung und Amplitudenregelung, die bei friheren Mes-
sungen z.B. von GUDMANSEN (1975) und HODGE et a. (1990) bereits wahrend der
Registrierung analog ausgefiihrt wurden. Die digitale Bearbeitung bietet bei diesen
Schritten den Vorteil, dal? man die einzelnen Parameter in wiederholten Durchléufen
Schritt fur Schritt optimieren kann. Auf diese Weise lassen sich auch Unterschiede in den
Aufnahmeparametern ausgleichen.

Auf die in Gronland gewonnenen Mef3daten wurde zundchst ein Differentiationsfilter
angewandt. Dies bildet numerisch die zeitliche Ableitung des Signals mittels eines
zentralen Differenzenquotienten:

Die im Nenner auftretende Zeitdifferenz t,,, - t,_; wurde bei den Berechnungen nicht

weiter berlicksichtigt, da es sich hier lediglich um einen fir alle Messungen gleichen
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Normierungsfaktor handelt. Diese Differentiation kommt einer extremen Hochpal¥filterung
gleich. Sie hebt die Flanken des logarithmierten Signals hervor. Die positiven Flanken
stellen in den EMR-Messungen die Reflexionseinsdize dar, die auf diese Weise sehr viel
deutlicher werden. Um den bei der Differentiation auftretenden hochfrequenten Storanteil
zu unterdriicken, wird anschlief3end ein Tiefpalifilter auf die Daten angewendet.

Fir die Ausgabe der Messungen gibt es unterschiedliche Moglichkeiten. Aus der Seismik
ist die normale senkrechte Spurendarstellung mit einseitiger Flachenschrift ohne und mit
Hullkurve bekannt. Sie wird jedoch bei langen Kartierungen und vergleichsweise geringen
Veradnderungen im Untergrund sehr breit und untbersichtlich. Besser geeignet fur die
Interpretation sind Graustufen- bzw. ersatzweise die Dot-Density-Darstellung, bei denen
jedem Punkt eine dem jeweiligen Amplitudenwert entsprechende Graustufe zugeordnet
wird. Beim Dot-Density-Druck wird diese Graustufe dhnlich der Rasterung einer Photo-
graphie durch eine unterschiedliche Anzahl zuféllig verteilter schwarzer Punkte simuliert.
Diese Zufallsprozedur benétigt zwar einigen Rechenaufwand, hat jedoch den Vorteil, dal3
der Betrachter nicht durch unerwiinschte Muster vom eigentlichen Signalanteil einer
Kartierung abgelenkt wird. Qualitativ am hochwertigsten sind jedoch echte Graustufen-
darstellungen, da hier auch die relativen Amplituden der einzelnen Reflexionen erkennbar
bleiben. Solche Ausdrucke wurden fir diese Arbeit auf einem vom Rechenzentrum der
Universitdt Mlnster beschafften Farbkopierer mit digitaler Schnittstelle produziert. Er gibt
Bilder mit 300 Punkten pro Zoll und jeweils einer von ca. 16 Mio. verschiedenen Farben
pro Punkt aus, was einer Photographie praktisch gleich kommt.

Die Reflexionseinsitze des Uberganges vom Eis zum Fels wurden mit einem automatischen
Verfahren aus den Messungen gewonnen (JONAS 1994 i.V.). Bei diesem Verfahren sucht
der Rechner nach der grofiten Amplitude innerhalb eines vorgegebenen Zeitintervalls um
den im vorherigen Schritt gefundenen Reflexionseinsatz. Bei konstanter Signalldnge und
Signalform Uber eine grofere Melistrecke braucht anschlief3end nur noch der Zeitversatz
zwischen Signaleinsatz und gefundenem Signalmaximum abgezogen zu werden. Eine
zusétzliche réaumliche Gléttung der Reflexionseinsdtze verhindert grof3e Ausreisser entlang
des Profils. Die Umrechnung von Reflexionszeiten in Tiefenlagen kann auf einfache Weise
mit der mittleren Ausbreitungsgeschwindigkeit von elektromagnetischen Wellen in Eis
erfolgen. Die Geschwindigkeitsabnahme im obersten Firnbereich wird dabei durch eine
konstante Firnkorrektur berticksichtigt:
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Hier stellt t die Reflexionszeit und z die Tiefenlage des Reflektors dar. Fir v wird ein

Wert von 168.1 m/us (s. Kap. 5.3.1) angenommen, die Firnkorrektur Dz . betrdgt 10 m

(vgl. HODGE et a. 1990).

Firn

4.3  Glaziologische Erkenntnisse im Bereich des Summits auf Gronland

Die Lageskizze in Abb. 4.8 zeigt die EMR-Messungen, die in der unmittelbaren Umgebung
der beiden Eiskernbohrungen GRIP und GISP2 aufgenommen wurden. Sie geben nach
einem Vergleich mit elektrischen Messungen am GRIP-Kern den Verlauf einiger Schich-
tungen zwischen den beiden Bohrungen und auf einem Querprofil wieder. Dabei fallt in der
Né&he des heutigen Gipfels von Grénland ein Bereich auf, der auf einen wdhrend der letzten
Eiszeit leicht gegenliber der heutigen Position verschobenen Summit hinweist
(GUNDESTRUP pers. Comm. 1993; HEMPEL & THYSSEN 1993).

Die EMR-Messung zwischen der europdischen Tiefbohrung GRIP und der 28 km

Abb. 4.8:  Ausschnittsskizze des Mef3gebietes im Zentralteil Gronlands. Die fett
markierten Linien stellen die Strecken dar, auf denen die in Kap. 4.3 erlauterten
Messungen gewonnen wurden.
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entfernten amerikanischen Bohrung GISP2 zeigt die Abb. 4.9. Das starke Reflexionssignal
bei ca. 3000 m Tiefe markiert den Felsuntergrund. Darliber sind einige Reflexionen aus
dem Innern des Eises erkennbar, die im Bereich unterhalb von 2100 m ein Alter von ca.
30000 bis 50000 Jahren B.P. haben (SCH@TT et a. 1992; JOHNSEN et a.1992). Zwischen
1900 und 2100 m Tiefe liegt eine reflexionsarme Zone aus einem Zeitintervall von 20000
bis 30000 Jahren B.P., was dem letzten Hochstadial der Weichsel-Eiszeit entspricht. In
dieser Zeit wurden die meisten sauren Bestandteile in der Atmosphéare durch zumeist
kalkigen akalischen Staub neutraisiert (HAMMER et al. 1985). Daher schlugen sich
wahrend dieser Zeit so gut wie keine sauren Ablagerungen im gronlandischen Inlandeis
nieder, die in Schichten aus Warmzeiten fir Reflexionen von elektromagnetischen Wellen
verantwortlich sind (HAMMER 1980). Oberhalb von 1900 m Tiefe sind wieder deutliche
Reflexionen zu erkennen, die jedoch z.T. von Signalen Uberlagert sind, die von der
Mel3apparatur selbst erzeugt wurden. Der Bereich bis ca. 1000 m Tiefe ist ohne jedes
Signal wegen der Erholzeiten der Vorverstérker, die durch das Sendesignal Ubersteuert
waren. Die Oberflachentopographie wurde hier nicht mit einer statischen Korrektur ausge-
glichen, da der Hohenunterschied zwischen den beiden Bohrungen nur etwa 30 m betrégt.
Ein Betrag dieser GroRenordnung wirde in der gezeigten Darstellung kaum erkennbar
werden. Er wurde daher vernachléssigt.

Rechts neben der Sektion in Abb. 4.9 zwischen GRIP und GISP2 ist die unkorrigierte,
jedoch tiefentreue ECM-Messung des GRIP-Kerns abgebildet. Der Vergleich mit diesen
elektrischen Messungen am GRIP-Eiskern zeigt eine deutliche Korrelation der Reflexions-
amplituden mit der Leitfahigkeit des Eises. Es lassen sich keine einzelnen Reflexionen zu
Leitfahigkeitsspitzen zuordnen. Jedoch kann der algemeine Trend, insbesondere im
Bereich der Weichsel-Eiszeit, sehr gut verglichen werden. So sind in der reflexionsarmen
Zone in 1900...2100 m Tiefe auch im ECM-Profil besonders niedrige Leitfahigkeiten im
Eis festzustellen. Im Bereich darunter zeigen sich auch in der ECM-Messung wieder
deutliche Leitféhigkeitssignale. Der unterste Bereich zwischen 2800 und 2900 m, der dem
Eem-Interglazial zugeordnet wird, ist in den EMR-Messungen nur noch andeutungsweise
an wenigen Stellen zu erkennen.

Die aus den EMR-Messungen bestimmten Eisméachtigkeiten nahe der Bohrungen betragen
3050 m £26 m bei GRIP und 3042 m +26 m bei GISP2. Diese Angaben stimmen in beiden
Fallen innerhalb des Fehlerintervalls mit den tatséchlich erbohrten Tiefen von 3028.8 m bei
GRIP (GUNDESTRUP et al. 1993) und 3053.51m bei GISP2 Uberein. Die Messung bei
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Abb. 4.9: Das Mef3profil zwischen den beiden Eiskernbohrungen GRIP und GISP2
zeigt den Felsuntergrund in ca. 3km und innere Schichtungen ab ca. 1.0 km Tiefe.
Rechts daneben ist die ECM-Messung am GRIP-Eiskern abgebildet. Der Bereich
2wischen den beiden senkrechten Linien ist in Abb. 4.10 vergrof3ert dargestellt.

GRIP wurde in ca. 20 m Abstand zum Bohrloch gemacht. Dort wurde die Bohrung einige
Meter oberhalb des Felses abgebrochen, da mit dem Verlust des Bohrers gerechnet werden
muf3te. Die GI SP2-Bohrung hingegen wurde bis auf den Felsgrund abgeteuft.

Die inneren Schichten folgen Uber das gesamte Profil im wesentlichen den langperio-
dischen Undulationen der Felstopographie mit nach oben abnehmender Amplitude (s. a
BuDD 1970, 1971; BUDD & CARTER 1971). Das in Abb. 4.9 mit zwei senkrechten Linien
markierte Gebiet etwa 5 km westlich der Bohrung GRIP stellt hier eine Ausnahme dar. Es
istin Abb. 4.10 vergroRert dargestellt. In diesem Bereich steigen die inneren Strukturen an,
obwohl sich am Felsgrund ein Tal von 200 m Tiefe befindet. Dieses Phanomen 1813t sich bis
in die Schichten des Holozéns verfolgen. Selbst in den hochauflésenden Messungen ist
dieser Effekt noch nachzuweisen. Die Spitze der Erhebung tendiert mit abnehmender Tiefe
nach Osten leicht in Richtung des heutigen Summits von Gronland.
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Abb. 4.10: Ausschnitt der Messung in Abb. 4.9 westlich von GRIP. Die inneren
Schichten im Eis wolben sich im Bereich zwischen den beiden senkrechten Linien nach
oben, obwohl am Felsbett ein Tal zu erkennen ist. Dies weist auf eine mdgliche frihere
Eisscheide hin.

Dieser Effekt 183t sich so erkléren, daid in diesem Bereich im wesentlichen Akkumulation
und Kompaktierung von Schnee stattgefunden hat. Jedoch sind die Eismassen nicht
signifikant in eine bestimmte Richtung abgeflossen, sondern vielmehr in alle Richtungen
gleichermalRen herausgedriickt worden. Damit werden die einzelnen Schichten dinner, als
wenn sie zur Seite abflief3en konnten, wie das weiter westlich oder dstlich vom Summit der
Fall ist.

Dies ist eine mogliche Definition der Eisscheide eines Eisschildes. In der Folge bedeutet
das, da die EMR-Messungen in unmittelbarer Ndhe des heutigen Hohepunktes von
Gronland stattfanden, dal3 der Summit Gronlands wahrend der letzten Eiszeit nur um 5km
nach Westen verschoben war. Erst im Verlauf des Holozéns wanderte er langsam zu seiner
jetzigen Position. Neuere Ergebnisse der Deformationsmessungen im Bereich von GRIP
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deuten darauf hin, daf3 der heutige Summit Gronlands moglicherweise ebenfalls etwas
westlich des hdchsten Punktes in genau diesem Bereich liegt (MOLLER pers. Mitt. 1994).
Diese Erkenntnis bedeutet, dafl3 die Gegend um die Bohrung GRIP ein sehr klimastabiles
Gebiet ist (s. DANSGAARD et al. 1993).

Eine andere Interpretationsmoglichkeit besteht darin, dal dieser Effekt auf eine 3-
dimensionale Trogstruktur am Felsgrund zurtickzufthren ist. Dies wirde bedeuten, dal? die
Mef3strecke langs zu einem Trog mit sehr schmaler seitlicher Ausdehnung gelegen hétte.
Die Eisschichten konnten in diesem Fall im wesentlichen die Topographie seitlich des
Troges wiederspiegeln. Die seitlich liegende Felstopographie kann mit dem Burstsystem
nicht erfaldt werden, da die Antenne durch ihre Richtwirkung einen vergleichsweise kleinen
Offnungswinkel hat. Er betragt in Luft ca. 50°. Durch den fokussierenden Effekt im Eis
wird er tatséchlich noch geringer sein. Daher sind in den Messungen auch nur an wenigen
Stellen auf dem Profil andeutungswei se Diffraktionshyperbeln an Stérungen im Untergrund
Zu erkennen.

Das Querprofil in Nord-Siid-Richtung an der Bohrung GRIP vorbei zum Punkt "Summit
74" (vgl Abb 4.8) zeigt Abb. 4.11. Diese Messung wurde 1992 mit der 6-fach gestockten
Antenne ausgefihrt. Durch die doppelt so grofRe Antenne wurde das Signal zusétzlich um
etwa 18 dB verstéarkt. Damit sollte gepriift werden, ob es mdglich ist, Uber die Eis-Fels-
Grenze hinaus in den Fels selbst einzudringen. Dies ist jedoch auf diesem Profil nicht zu
erkennen. Die Reflexionskoeffizienten im Fels sind zu gering, und der grofite Anteil des
ausgestrahlten Signals wird bereits am Felslibergang reflektiert, so dal3 kaum Energie in
den Fels eindringen kann. Durch die hoheren Empfangspegel von der Antenne verlangert
sich die Erholzeit der Vorverstérker gegentiber anderen Messungen. Daher reicht dieser
signallose Abschnitt bisin 1500 m Tiefe.
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Abb. 4.11: Das Querprofil zu Abb. 4.9 von GRIP in sidlicher Richtung zum Punkt Summit 74. Hier zeigen sich weitgehend homogene
Eisschichten im Bereich von GRIP und welligere Topographie aufgrund des Felsbettes weiter stdlich.
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Abb. 4.12: Die grofdte auf dem gesamten Mef3profil gefundene Eisdicke betragt 3400 m
am markierten Punkt zwischen NST10 und NST09 auf dem Nord-Sid-Profil von GRIP
nach Créte.

Im stdlichen Teil dieses Profils zeigt sich bergige Fel stopographie mit Hohenunterschieden
von bis zu 250 m. Daran schliefdt sich nérdlich eine langgestreckte Tiefebene mit einer
Eisdicke von 3325 m an. Hinter einem Hiigel von 300 m Hohe und einer Steigung von etwa
10 % folgt schliefflich das Gebiet der Kernbohrung GRIP auf der Flanke einer leichten
Anhdhe am Felsgrund. Dies legt nahe, dal3 die dariiber liegenden Eisschichten weitgehend
ungestort abgelagert wurden und so die Eiskerne zumindest im Bereich bis ca. 2700 m
Tiefe aus homogenen Schichten erbohrt wurden. Neuere vergleichende Untersuchungen am
GRIP-Eiskern und am GISP2-Eiskern (TAYLOR et a. 1993) deuten an, dal3 die Schichten
des Eem in ca. 2800 bis 2900 m stark geneigt oder sogar teilweise Uberfaltet sind. Hierbei
ist noch nicht geklart, auf welche Vorgange in der Nahe des Untergrundes diese Effekte
zurickzufiihren sind. In den EMR-Messungen ist dieser Bereich nicht zu erkennen.
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Die grofite Eisdicke konnte ca. 80 km sidlich von GRIP in einem 3km langen Trog
gemessen werden. Das zugehorige Mef3profil auf der Nord-Sud-Traverse zwischen NST08
und NSTO9 ist in Abb. 4.12 dargestellt. Hier betragt die Eisdicke 3400 m £26 m, was bei
einer Hohe der Oberflache von 3188 m NN (Kock pers. Mitt. 1992) einer Depression von
212 m unter dem Meeresniveau entspricht.

4.4  Vergleich mit anderen geophysikalischen M ethoden

Die genaue Kenntnis der Felstopographie a3t sich zur Interpretation von anderen, bereits
wéhrend der EGIG-I- und EGIG-II-Kampagnen durchgefiihrten geophysikalischen und
geodétischen Messungen heranziehen. Dazu gehort die Topographie der Eisoberflache
insbesondere im kistennahen Bereich, wo die Eisméchtigkeit geringer ist alsim Zentralteil
des EGIG-Profils und dabei der Einfluld des Felsbettes an der Oberflache deutlich wird.
Ebenso lassen sich die gravimetrischen und magnetischen Messungen entlang des Profils
mit Hilfe des Fel suntergrundes deuten.

Eine Ubersichtsdarstellung als West-Ost-Schnitt durch das gronlandische Inlandeis zeigt
Abb. 4.13. Hier sind gemeinsam die aus der EGIG-Il bekannte Eisoberflache (MALZER
1960, 1961) und der 1991 mit Hilfe von EMR aufgezeichnete Felsuntergrund dargestellt.
Dazwischen wurde die aus den gravimetrischen Messungen der EGIG-l1-Kampagne 1968
berechnete Bouguer-Anomalie aufgetragen. Diese Messungen wurden mit einer einfachen
Bouguer-Plattenkorrektur ohne Beriicksichtigung der Felstopographie mit einer Dichte fur
Eisvon r =0.917 g/lcm3 auf Meeresniveau reduziert (s. a THYSSEN 1969). Die Totalin-
tensitdten wurden den Messungen der EGIG-II-Kampagne 1967 entnommen (THYSSEN
1969). Fur die hier abgebildete Anomalie mufdten die wenig gestorten Mef3werte des
Ruckweges durch zwei Strecken vom Hinweg ergénzt werden. Vom gesamten Profil wurde
das aus Dauerregistrierungen an einigen Punkten der EGIG-Linie bestimmte Normalfeld
abgezogen. Dies geschah mit Hilfe einer Néherungsparabel nach THY SSEN (1969).
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Fes- und Eistopographie, Bouguer-Anomalie und
magnetische Totalintensitét entlang der EGIG-Linie
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Abb. 4.13: Querschnitt durch das gronlandische Inlandeis entlang der EGIG-Linie. Neben der Felstopographie
wurden die Eisoberflache der EGIG-1-Kampagne (MALZER 1960, 1961) sowie die magnetische Anomalie und die
Bouguer-Anomalie aus der EGIG-11-Kampagne eingezeichnet (THYSSEN 1969).

Insgesamt ist die Bouguer-Anomalie Uber das EGIG-Profil negativ, wahrend die unkorri-
gierte Freiluftanomalie positiv verlduft. Die Bouguer-Anomalie zeichnet grofr&umig
betrachtet den Verlauf der Felstopographie nach, so dal’ davon ausgegangen werden darf,
da3 der Hauptanteil der Bouguer-Anomalie durch die fehlende Geléndekorrektur
verursacht wird. Im Ostteil des Profils ist die Schwereanomlie etwas niedriger als im
Westen trotz dhnlicher Felshdhen, so dal3 die Bouguer-Anomalie nach einer durchzu-
fuhrenden Gelandekorrektur den Trend hat, von West nach Ost einzufalen (s. a. HoisL
1965).

In den magnetischen Totalintensitdten zeigen sich zwischen Station Centrale und Créte
sowie etwa 30 km 6stlich von Créte zwei lokale positive Anomalien. Sie fallen zusammen
mit zwei ebenfalls in diesem Gebiet auftretenden Anomalien in der Schwere. Dies weist
maoglicherweise auf Storkorper gréferer Dichte und Magnetisierung hin, also z.B. aus dem
oberen Mantel aufgestiegenes basisches Material. Der grofien Spitze von ca. 1400 nT im
Magnetfeld ostlich von Créte entspricht der Verlauf der Bouguer-Anomalie nur teilweise.
Diese Stérung mulR auf einen extrem hoch magnetisierten Storkorper zuriickgefuhrt





