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1. Kurzfassung 

1 .I Zusammenfassung 

Im Nordsommer 1990 unternahm das Alfred-Wegener-Institut fÃ¼ Polar- und 
Meeresforschung mit dem Forschungsschiff "Polarstern" eine Expedition mit 

geophysikalischem Schwerpunkt in das Fjordsystem des ostgrÃ¶nlÃ¤ndisch 

Scoresby Sund. Dieses Gebiet umfaÃŸ Krustenbereiche des passiven 

gerifteten Kontinentalrands OstgrÃ¶nlands ein spÃ¤tpaleozoisch-mesozoische 

Sedimentbecken und den sÃ¼dlichste Abschnitt der ostgrÃ¶nlÃ¤ndisch 
Kaledoniden. Im Hinblick auf den konjugierten Kontinentalrand auf 

europÃ¤ische Seite und das kaledonische Gebirge Skandinaviens ist die 

Tiefenstruktur OstgrÃ¶nland wichtig fÃ¼ das GesamtverstÃ¤ndni der 

kaledonischen Orogenese und der postkaledonischen Riftgeschichte bis hin 
zur Ã–ffnun der Norwegisch-GrÃ¶nlÃ¤ndisch See. Diese Tiefenstruktur wurde 

1990 mit krustenseismischen Experimenten untersucht. Im westlichen Teil des 
Fjordsystems und im Ã¤uÃŸerst Osten wurden sieben land-seeseismische 

Refraktionsprofile vermessen, deren Modellierung den Hauptteil der 
vorliegenden Studie darstellt. Die tomographische Inversion eines 

seismischen Datensatzes, der in dreidimensionaler Sender-EmpfÃ¤nger 

geometrie registriert wurde, bildet den zweiten Teil der Arbeit. ErgÃ¤nzen zur 
Auswertung der seismischen Experimente werden im dritten Teil 

Schweremessungen aus dem Untersuchungsgebiet bearbeitet und 

dreidimensional modelliert. 

Seismisches und gravimetrisches Modell zeigen ein Ã¼bereinstimmende Bild 

der Krustenstruktur. Im Westteil, der zum kaledonischen Gebirge Ost- 

grÃ¶nland gehÃ¶rt liegt bereits an der OberflÃ¤ch kristallines Gestein mit 

hohen P-Wellengeschwindigkeiten um 5.5 kmls vor. Die seismischen 

Geschwindigkeiten zeigen einen stetigen Anstieg mit zunehmender Tiefe und 

erreichen bei etwa 12 Kilometern 6.6 kmls fÃ¼ P-Wellen, was mit Unter- 
suchungen der skandinavischen Kaledoniden korreliert (Meissner, 1986). Die 

seismisch ermittelte GesamtmÃ¤chtigkei der Erdkruste erreicht im Westteil der 
Region ungewÃ¶hnlic hohe Werte von 48 Kilometern. Das Schweremodell 
reicht weiter nach Westen als die seismischen Profile und deutet auf eine 

Zunahme der MÃ¤chtigkei auf Werte bis Ã¼be 50 Kilometer hin. Kaledonisch 

verfrachtete, prÃ¤kambrisch Deckenstapel, deren Gesteine am Rand des 

Inlandeises aufgeschlossen sind (Henriksen, 1985, Higgins & Phillips, 1979), 
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tragen zur hohen GesamtmÃ¤chtigkei der Kruste im Westen bei. Als weitere 

Ursachen werden strukturelle Relikte prÃ¤kaledonische orogener Phasen und 

IntrusionstÃ¤tigkei im Zusammenhang mit der Spur des Island-Hotspots 

vermutet. Nach Osten hin nimmt die KrustenmÃ¤chtigkei stark ab. Sie erreicht 

unter Jameson Land minimale Werte um 22 Kilometer. Unter Liverpool Land, 

einer isolierten kaledonischen Horststruktur im Osten der Region, nimmt die 

KrustenmÃ¤chtigkei wieder auf Werte um 25 Kilometer zu. Das AusdÃ¼nne der 

Erdkruste ist eine Folge der Dehnung des gesamten ostgrÃ¶nlÃ¤ndisch 

Gebietes durch extensives groÃŸtektonische Regime und den Kollaps des 

kaledonischen Gebirges ab dem Devon. Das Sedimentbecken Jameson 

Lands setzt Ã¶stlic der kaledonischen Provinz mit geringeren seismischen 

Geschwindigkeiten an der OberflÃ¤ch ein. Im Gebiet Hall Brednings zeigt 

seine innere Geschwindigkeitsstruktur im Gegensatz zu frÃ¼here Studien 

(Fechner, 1994) deutliche Hinweise auf magmatische Intrusionen. Im basalen 

Bereich des Sedimentbeckens deutet sich eine bisher noch nicht erfaÃŸt 

Nord-SÃ¼d-Variatio des Ãœbergange zum Grundgebirge an. Das Schwere- 

modelt weist auf eine Fortsetzung der Sedimente sÃ¼dlic des Scoresby 

Sunds hin, wo sie von Basalten des Geikie Plateaus Ã¼berlager werden. Das 

Grundgebirge zeigt unter dem Sedimentbecken geringere seismische 

Geschwindigkeiten als im kaledonischen Westteil der Region. Dies ist als 

Folge der starken tektonischen Beanspruchung und magmatischer Ereignisse 

wÃ¤hren der postkaledonischen Dehnung zu sehen. Im Bereich des Ãœber 

ganges von groÃŸe zu geringer KrustenmÃ¤chtigkei bietet die Seismik 

Hinweise auf eine geschichtete Struktur an der Kruste-Mantelgrenze, die mit 

einer Schicht erhÃ¶hte P-Wellengeschwindigkeit (7.3 kmls) modelliert wird. 

Dieser Bereich wird als Zone starker Mantelintrusion bzw. Anlagerung von 

Mantelschmelzen (Underplating) wÃ¤hren des tertiÃ¤re Riftings interpretiert. 

Diese Interpretation fÃ¼g sich in das Bild OstgrÃ¶nland als passiver gerifteter 

Kontinentalrand vom vulkanischen Typ ein (Mutter et al., 1988; White & 

McKenzie, 1989; Hilf, 1991). 

Die vorliegende Arbeit ist die erste seismische und gravimetrische Studie, die 

in OstgrÃ¶nlan vom Kontinentalrand bis ans Inlandeis reicht und damit auch 

die kaledonischen Strukturen erfaÃŸt Neben in OstgrÃ¶nlan bisher nicht 

bekannten Strukturmerkmalen eines passiven Kontinentalrandes zeigt sie, 

daÂ am Rand des Inlandeises Ã¼be den gesamten Tiefenbereich der Kruste 

eine komplexe Ãœbergangsstruktu von Kaledoniden zum Kraton vorliegt, die 

neue Fragen hinsichtlich der tektonischen Geschichte dieser Zone aufwirft. 
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1.2 Summary 

During the northern summer of 1990 the Alfred-Wegener-Institute for polar 

and marine research carried out an expedition with the research vessel 

Polarstern" in the fiord system of East Greenland's Scoresby Sund. This 

expedition aimed primarily at geophysical investigations of the earth's crust in 

that region, which consists of crustal units of East Greenland's passive rifted 

continental margin, a late Paleozoic-Mesozoic sedimentary basin and the 

southernmost part of the Caledonides of East Greenland. 

With respect to the conjugate continental margin on the European side and 

the Caledonian orogen of Scandinavia the deeper structure of East 

Greenland is important for the understanding of the Caledonian orogeny and 

the postcaledonian history of rifting that led finally to the opening of the 

Norwegian-Greenland Sea. In 1990 we used crustal seismic experiments in 

order to investigate this structure. 7 combined land-seaseismic lines were shot 

in the western part of the fiord system and in it's easternmost area. The 

modelling of the seismic recordings along these lines constitutes the major 

part of this study. The second part consists of the tomographic inversion of a 

seismic data set which was acquired in threedimensional geometry. 

As a complement to the seismic studies, gravity measurements are processed 

and modelled in the third part. 

The seismic and gravimetric models show a consistent picture of the crustal 

structures. In the western area, which is a part of the Caledonian Mountains of 

East Greenland, crystalline rocks with high p-wave velocities of about 5.5 kmls 

occur at the surface. Seismic velocities increase continual with depth. They 

reach values of 6.6 kmls in around 12 km depth, which correlates with studies 

of the Skandinavian Caledonides (Meissner, 1986). The total thickness of the 

crust as revealed by the seismic measurements reaches unusual high values 

of 48 kilometers in the western part of the region. The gravity model reaches 

further west than the seismic lines and indicates a further increase of the 

thickness to more than 50 kilometers. Stacks of Precambrian thrust sheets 

contribute to the high total thickness in the west. Rocks of these caledonian 

transported units are exposed at the edge of the inland icesheet (Henriksen, 

1985, Higgins und Phillips, 1979). Structural relicts of precambrian orogenic 

events and intrusios due to the Iceland hotspot track are supposed to be 

further constituents. Towards the east crustal thickness decreases rapidly. 
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It reaches a minimum of 22 kilometers under Jameson Land. Beneath the 

isolated Caledonian block of Liverpool Land crustal thickness increases again 

to values of about 25 kilometers. The crustal thinning is the result of the 

extension of East Greenland which was invoked by a general extensive 

tectonic regime and the collaps of the Caledonian Mountain chain from 

devonian time on. East of the Caledonian province the sedimentary basin of 

Jamesion Land begins marked by slower seismic velocities at the surface. In 

contrast to former studies (Fechner, 1994) it's internal structure gives evidence 

for magmaic intrusions. In the lowermost parts of the basin there are 

indications for a formerly unknown north-south variation of the transition to the 

basement. The gravity model indicates a continuation of the sediments 

southward the Scoresby Sund underneath the basalts of the Geikie Plateau. 

Basement velocities underneath the sedimentary basin are lower than in the 

Caledonien province to the West. This is interpreted to be due to extensive 

tectonic reworking and magmatic events during the Postcaledonian streching. 

In the area of transition from thick to thin crust, the seismic measurements 

indicate a layered structure at the moho. This has been modelled by 

introducing a high velocity layer of 7.3 kmls to the models. This region is 

interpreted as a Zone of extensive intrusion or underplating during the rifting in 

the Tertiary. This Interpretation matches the picture of East Greenland to be a 

volcanic passive rifted margin (Mutter et al,, 1988; White & McKenzie, 1989; 

Hill, 1991). 

The presented study is the first seismic and gravimetric investigation of East 

Greenland that reaches as far as to the border of the inland icesheet and thus 

is able to Cover Caledonian structures. It shows new structural features of the 

passive continental margin. More important it gives indications for a complex 

structure of the transition from Caledonides to the kraton that raises new 

questions concerning the tectonic history of this Zone. 
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2. Einleitung 

Die Entstehung und Entwicklung kontinentaler Erdkruste gehÃ¶r zu den 

zentralen Themenbereichen heutigen geowissenschaftlichen Interesses. Bei 

der Bildung kontinentaler Erdkruste spielen die VorgÃ¤ng an PlattenrÃ¤nder 

die wichtigste Rolle. Dabei handelt es sich zum einen um die Kollision von 

Kontinenten und zum anderen um Prozesse in den Ãœbergangszone von 

kontinentaler zu ozeanischer Kruste. FaltengÃ¼rte im Bereich alter und 

rezenter Kollisionszonen sowie die passiven und aktiven KontinentalrÃ¤nde 

sind daher die bevorzugten Zielgebiete heutiger geowissenschaftlicher 

Untersuchungen. 

Das prominenteste Beispiel fÃ¼ eine palÃ¤ozoisch Kollisionszone ist der 

kaledonische FaltengÃ¼rtel Er erstreckt sich uber weite Gebiete OstgrÃ¶nland 

und Skandinaviens bis zu den britischen Inseln und weiter bis Nordamerika 

(Windley, 1977). WÃ¤hren das Gebirge auf der europÃ¤ische Seite relativ gut 

geophysikalisch untersucht ist (Sellevoll, 1973; Hirschleber et al., 1975; 

Bamford et al., 1978; Dyrelius, 1985), ist uber die Tiefenstruktur der 

ostgrÃ¶nlÃ¤ndisch Kaledoniden aus geophysikalischer Sicht noch sehr wenig 

bekannt. GrÃ¼nd dafÃ¼ sind ihre Entlegenheit, das Fehlen fast jeglicher 

Infrastruktur und das arktischen Klima, das die DurchfÃ¼hrun geo- 

physikalischer Experimente erschwert. FÃ¼ das GesamtverstÃ¤ndni der 

kaledonischen Orogenese sind daher neue Informationen gerade von der 

ostgrÃ¶nlÃ¤ndisch Seite von groÃŸe Bedeutung. Der Bereich Zentralost- 

grÃ¶nland zeichnet sich darÃ¼be hinaus durch markante Strukturen eines 

passiven gerifteten Kontinentalrandes aus (Mutter et al., 1988; White & 

McKenzie, 1989; Hill, 1991). In dieser Region liefert die Untersuchung mit 

geophysikalischen, insbesondere mit seismischen Methoden daher neue 

Informationen Ã¼be die gesamte tektonischen Geschichte ab der kaledoni- 

sehen Phase bis hin zur offnung der Norwegisch-GrÃ¶nlÃ¤ndisch See. 

Aus diesen GrÃ¼nde fÃ¼hrt das Alfred-Wegener-Institut fÃ¼ Polar- und 

Meeresforschung (AWI) im Sommer 1990 im Gebiet des ostgrÃ¶nlÃ¤ndisch 

Scoresby Sunds mit seinem Schiff "Polarstern" eine Expedition mit 

geophysikalischem Schwerpunkt durch. Das weitverzweigte Fjordsystem des 

Scoresby Sunds wurde dabei fÃ¼ kombinierte land-seeseismische 

Experimente genutzt. Ein Hauptziel der Fahrt waren refraktionsseismische 

Experimente zur Struktur der gesamten Erdkruste des geologisch komplexen 
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Zielgebietes. Im zentralen und Ã¶stliche Teil des Sundes sollte die mittlere 

und tiefere Kruste in der Ãœbergangszon zum Kontinentalrand auf Hinweise 

zur postkaledonischen und vor allem zur tertiÃ¤re Riftgeschichte untersucht 

werden. Im Westteil der Region zielten die Experimente auf die Krusten- 

merkmale der Kaledoniden OstgrÃ¶nland ab. Hier interessieren im Vergleich 

mit den bekannten Strukturen auf Skandinavischer Seite die generelle 

Geschwindigkeitsverteilung und der Tiefenverlauf der Kruste-Mantelgrenze. 

Insbesondere sollte geklÃ¤r werden, ob es in OstgrÃ¶nlan Hinweise auf eine 

kaledonische Gebirgswurzel gibt. Weitere Ziele waren die seismische 

Untersuchung eines spÃ¤tpalÃ¤ozoisch-mesozoisch Sedimentbeckens und 

quartÃ¤re Sedimentstrukturen. 

Die vorliegende Arbeit befaÃŸ sich mit der Interpretation weitwinkel- 

seismischer und gravimetrischer Daten, die 1990 gemessen wurden. Die 

Untersuchungen erfassen den gesamten Tiefenbereich der Kruste bis an die 

Moho. Die vorliegende Studie lÃ¤Ã sich analog zu den verwendeten 

DatensÃ¤tze in drei Abschnitte gliedern. Der Schwerpunkt liegt auf der 

Analyse von refraktionsseismischen Profilen, die im Westen und Ã¤uÃŸerst 

Osten des Untersuchungsgebietes vermessen wurden. Sie geben seismische 

Information Ã¼be den gesamten Tiefenbereich der Erdkruste sowohl im Gebiet 

des kaledonischen FaltengÃ¼rtel im Westen, als auch in der Ãœbergangszon 

zu jÃ¼ngere Einheiten im Zentralteil und im Osten der Region. Im zweiten Teil 

wird ein spezieller Datensatz mit seismischen Messungen in dreidimen- 

sionaler Quelle-EmpfÃ¤nger-Geometri aus dem Zentralteil der Unter- 

suchungsregion interpretiert. Zur Abbildung der Untergrundstruktur wird dabei 

ein tomographisches Inversionsverfahren eingesetzt. Ziel ist hierbei die 

genauere Erfassung der oberen Krustenbereiche im ~be r~angsbere i ch  von 

den Kaledoniden zu einem spÃ¤tpalÃ¤ozoisch-mesozoisch Sedimentbecken. 

Insbesondere soll dabei die Kenntnis der tieferen Struktur des Beckens 

erweitert werden. Die Auswertung und dreidimensionale Modellierung der 

Messungen des Schiffsgravimeters in Kombination mit Schweredaten von 

Land bildet als ErgÃ¤nzun der Seismik den dritten Teil der Untersuchungen. 

Gemeinsames Ziel aller hier vorgestellten Untersuchungsmethoden ist es, die 
charakteristischen Tiefenstrukturen der Erdkruste ZentralostgrÃ¶nland vom 

Kontinentalrand bis an den Rand des Inlandeises zu erfassen und daraus 
neue Hinweise auf seine tektonische Geschichte seit dem Kambrium 
abzuleiten. 
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3. Der Scoresby Sund: Geographische Ãœbersich und 
tektonische Entwicklung 

Der Scoresby Sund, im Bereich ZentralostgrÃ¶nland gelegen, ist eines der 

grÃ¶ÃŸt Fjordsysteme der Erde. Das Untersuchungsgebiet, im folgenden 

Scoresby Sund Region genannt, erstreckt sich zwischen 70' und 72' 

nÃ¶rdliche Breite sowie zwischen 21Â und 29' westlicher LÃ¤ng (Abb. 3.1). 

Es umfaÃŸ den Scoresby Sund mit seinem inneren Teil "Hall Bredning", die 

Gebiete Jameson und Liverpool Land im Osten, den Bereich der inneren 

Fjorde im Westen, sowie das Geikie Plateau im SÃ¼den Die langen inneren 

Fjorde gliedern den westlichen Bereich in Stauning Alper, Hinks Land, 

Renland, Milne Land und GAseland. Diese Region hat Hochgebirgscharakter 

mit Erhebungen von Ã¼be 2000 m Ã¼be NN. Sie stellt den sÃ¼dlichste Teil des 

grÃ¶nlÃ¤ndisch kaledonischen GebirgsgÃ¼rtel dar, der sich Ã¼be 1000 

Kilometer nach Norden zieht (Henriksen, 1973), und im SÃ¼de durch die 

Basalte des Geikie Plateaus begrenzt wird. Das Ã¶stlic benachbarte Jameson 

Land bildet zu den Kaledoniden als Sedimentbecken mit nur geringem Relief 

einen starken Gegensatz. 

Entgegen frÃ¼here Auffassungen (2.B. Haller, 1971) begann die tektonische 

Geschichte OstgrÃ¶nland bereits in prÃ¤kambrische Zeit. Altersbestimmungen 

mit Isotopenmethoden haben gezeigt, daÂ Relikte einer Folge von mindestens 

3 archaischen und proterozoischen tektonischen Ereignissen im Randbereich 

des grÃ¶nlÃ¤ndisch Kratons bis heute erhalten sind (Henriksen, 1985). Der 

groÃŸrÃ¤umi Charakter der einzelnen tektonischen Phasen ist nicht genau 

rekonstruiert, man nimmt jedoch an, daÂ er bis ins spÃ¤t RiphÃ¤iku (mittleres 

Proterozoikum, ca. 700 Mio.) etwa senkrecht zum Trend aller jÃ¼ngere 

Strukturen verlief (Haller, 1985). 
Mit der Ã–ffnun des Protoatlantik oder lapetus (-in der griechischen 

Mythologie der Vater des Atlas) fand ein Wechsel hin zu einem meridionalen 

Verlauf der Strukturen statt, der bis heute erhalten ist (Haller, 1985). Etwa zu 

Beginn des Vendium (ca. 665 Mio.) setzten die ersten Riftereignisse ein, in 

deren Folge sich im spÃ¤te Vendium und unteren Kambrium (um 590 Mio.) 
der lapetus Ã¶ffnet (Roberts et al., 1985). 
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KILOMETER 0 5 0  1 0 0  KILOMETER 

Abb. 3.1 : Ãœbersichtskart des Scoresby Sunds 

Im ausgehenden Kambrium (500 Mio.) wechselte das tektonische Regime 

zwischen nordamerikanisch-grÃ¶nlÃ¤ndisch Plattform und europÃ¤ische 

Plattform von extensiv zu kompressiv (Piper, 1985) und leitete damit die 

Phase der kaledonischen Gebirgsbildung ein. 
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Die Kompression zwischen den beiden Kontinenten fÃ¼hrt vom spÃ¤te 

Ordovizium bis frÃ¼he Silur (um 440 Mio.) zur SchlieÃŸun des lapetus 

(Ziegler, 1985) und damit zur Bildung des sogenannten Old-Red-Kontinents 

im Bereich Skandinaviens und GroÃŸbritanniens benannt nach seinen 

kontinentalen Rotsedimenten (McCIay et al., 1986). Die ozeanische Kruste 

des lapetus wurde dabei entlang zweier Nord-SÃ¼d-streichende Zonen 

sowohl unter die grÃ¶nlandisch-amerikanisch als auch unter die europÃ¤isch 

kontinentale Kruste subduziert (Ziegler, 1985), und es entstand ein 

Hochgebirge vom Kordillierentyp (Henriksen, 1985). 

Relikte von InselbÃ¶ge und obduzierte ozeanische Krustenreste sind in 

Skandinavien erhalten (Roberts, 1985; Boyle, 1989). Die Hauptphase der 

orogenen Bewegung und der Metamorphose in Zentral-OstgrÃ¶nlan liegt im 

Silur (440 - 41 0 Mio.). WestwÃ¤rt gerichtete Deckentektonik und Nord-SÃ¼d 

vergente Faltung fÃ¼hrte zur dominierenden geologischen PrÃ¤gun der 

grÃ¶nlÃ¤ndisch Kaledoniden mit meist kÃ¼stenparallele Strukturen (Haller, 

1985). So findet man heute in den westlichsten Bereichen der Scoresby Sund 

Region (siehe Abb. 3.2) angrenzend an das Inlandeis, welches die westliche 

kaledonische Front bedeckt, metamorphe Gesteine prÃ¤kambrische Decken. 

Ihre Verschiebungsweite wird auf 40 bis 130 Kilometer geschÃ¤tz (Henriksen, 

1985, Higgins und Phillips, 1979). Ã¶stlic schlieÃŸ sich eine, im Zuge der 

Deckenbewegung entstandene Zone von Myloniten an (Haller, 1985). Im 

zentralen Fjordbereich, auf Stauning Alper, Renland, Milne und GAseland 

sowie auf Liverpool Land stehen heute aufgrund der Hebung in spÃ¤t und 

postkaledonischer Zeit hochmetamorphe Gesteine an, die dem basalen Teil 

des kaledonischen Orogens zuzuordnen sind (Henriksen, 1973). Die 

Kaledoniden Skandinaviens zeigen im Vergleich zu GrÃ¶nlan 

spiegelbildliche Strukturen mit sÃ¼dÃ¶stlich-Ã¶stl gerichtetem Deckentransport 

(Roberts et al., 1985). 

Die Kruste des Gebirges erreichte infolge der Kontinent-Kontinent Kollision 

sehr groÃŸ MÃ¤chtigkeiten die auf Werte von weit Ã¼be 40 km geschÃ¤tz 
werden (McCIay et al., 1986). Ab der SpÃ¤tphas der Orogenese wurden 

groÃŸ Mengen saurer bis intermediÃ¤re Magmen intrudiert. Der Zeitraum 

dieses spÃ¤t bis posttektonischen Magmatismus wird mit 560 bis 380 Mio. 

angegeben (Henriksen, 1985). Nach der Hauptphase der Orogenese fand 

eine Hebung und Denudation des kaledonischen Gebirges statt, in deren 
Folge mÃ¤chtig Molassesequenzen (bis Ã¼be 11 km) in intramontanen 
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Becken abgelagert wurden (Henriksen, 1985). Der Beginn eines 

Extensionskollapses der Kaledoniden zeichnet sich durch einsetzende 

Dehnung und der daraus folgenden Anlage von gebirgsparallelen 

Storungszonen in spÃ¤tkaledonische Zeit ab (Henriksen, 1985). 

Tertiary Basalt Â Late-Kinernatic Monzonite / Granodiorite Precarnbrian 
Upper Paleozoic & Migrnatite Grancdiorite 
Mesozoic sedirnents 1 Augen Granite 

Laie- to Post-Kinernatic Migrnatite undifi Amphibolite - Gneiss 
Granite S L 

Abb. 3.2 : Geologische Ãœbersichtskart des Scoresby Sunds 

(aus Henriksen, 1973) 

Der Ablauf und die Ursachen eines Extensionskollapses werden z. B. bei 

Dewey (1988) erlÃ¤utert Die intraorogene Extension wird dabei durch vertikale 
Spannungen erkÃ¤rt die wÃ¤hren der Hauptphase der Gebirgsbildung 

aufgebaut werden. 
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Im Falle des kaledonischen Gebirges wurde dieser Extensionsprozess durch 

das Ende der kompressiven tektonischen Rahmenbedingungen beschleunigt, 

und so entstanden im Devon im Bereich OstgrÃ¶nland Nord-Sud-streichende 

Extensionsbecken (Surlyk, 1990). Das Jameson Land Becken in der 

Scoresby Sund Region gilt als eines der besten Beispiele dafÃ¼r Durch den 

Extensionskollaps wurden lokal alte Kompressionsstrukturen als Zonen von 

ExtensionsstÃ¶runge reaktiviert (McCIay et al., 1986). Begleitet wurde die 

Krustendehnung in Ost-West-Richtung von einer Nord-SÃ¼d-verlaufende 

sinistralen Blattverschiebung GrÃ¶nland gegenÃ¼be Skandinavien (Larsen & 

Bengaard, 1991). Aus palÃ¤omagnetische Daten werden dafÃ¼ 

VerschiebungsbetrÃ¤g von 1500 bis 2500 km abgeleitet (Ziegler, 1985). Im 

mittleren Perm (um 270 Mio.) endete das Rifting, und es setzte eine Phase der 

Beckenabsenkung infolge der AbkÃ¼hlun und Kontraktion der ausgedunnten 

Kruste mit nur geringer tektonischer AktivitÃ¤ ein, die das gesamte 

Mesozoikum hindurch andauerte (Surlyk, 1990). Im Laufe dieser Absenkung 

fand, bedingt durch temporÃ¤r tektonische Ereignisse und eustatische 

Meeresspiegelschwankungen, ein stetiger Wechsel der Sedimentations- 

bedingungen zwischen terrestrisch und marin statt. Subsidenz der Becken 

und Hebung der Riftschultern lieferten groÃŸ Mengen an klastischem 

Sedimentzutrag (Surlyk, 1990). 

WÃ¤hren der Trias (250-21 0 Mio.) waren die Ablagerungsbedingungen 

hauptsÃ¤chlic terrestrisch, im Jura (210-140 Mio.) dagegen grÃ¶ÃŸtentei marin 

(Surlyk et al., 1981). Die Kreidezeit (140-67 Mio.) stellt einen im 

Untersuchungsgebiet tektonisch ruhigen Zeitraum dar, gekennzeichnet durch 

nahezu gleichmÃ¤ÃŸi Absenkung des Sedimentbeckens und Ablagerung 

mariner Sedimente (Surlyk, 1978). 

Mit Beginn des TertiÃ¤ setzte im Bereich der ostgrÃ¶nlÃ¤ndisch Becken starke 

tektonische und magmatische TÃ¤tigkei ein, die zur Extrusion groÃŸe Mengen 

von Flutbasalten fÃ¼hrt und die Trennung des europÃ¤ische vom 
grÃ¶nlÃ¤ndisch Kontinent durch aktives "sea floor spreading" einleitete 

(Surlyk et al., 1981). Es entstanden auf grÃ¶nlÃ¤ndisch und skandinavischer 

Seite die heutigen passiven und gerifteten KontinentalrÃ¤nde (Mutter et al., 

1988; White & McKenzie, 1989; Hill, 1991). Ein groÃŸrÃ¤um extensives 

tektonisches Regime und das Aufsteigen des sogenannten Island- 

Mantelplumes werden als Ursachen fÃ¼ das Auseinanderbrechen von 

GrÃ¶nlan und Skandinavien diskutiert (Hill, 1991). 
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Im Untersuchungsgebiet wurden vor und wÃ¤hren der Ã–ffnun der 

Norwegisch-GrÃ¶nlÃ¤ndisch See im PalÃ¤ozÃ und EozÃ¤ (67-37 Mio.) 

mehrere Kilometer mÃ¤chtig Basaltlagen subaerisch extrudiert (Melchior 

Larsen & Watt, 1984). Diese sind im Bereich des Geikie Plateaus sowie auf 

Gase und Milne Land erhalten (Henriksen, 1985). Die tertiÃ¤re Basalte 

bedecken sÃ¼dlic des Scoresby Sunds ein Gesamtgebiet von etwa 80000 

km* in einer durchschnittlichen MÃ¤chtigkei von 2 km (Melchior Larsen & Watt, 

1984). Seit dem Ende der magmatischen Phase ist die tektonische 

Entwicklung des Untersuchungs-gebietes gekennzeichnet durch vertikale 

Krustenbewegungen, fÃ¼ deren Ursachen es bis heute noch keine 

vollstÃ¤ndig ErklÃ¤run gibt (Larsen, 1990: Larsen & Marcussen, 1992). Der 

Bereich Jameson Lands wurde dabei um ein bis zwei Kilometer gehoben 

(Larsen, 1990). Dadurch wurden die basaltischen Lagen hier wieder erodiert, 

so daÂ heute die mesozoischen und spÃ¤tpalÃ¤ozoisch Sedimente anstehen 

(Marcussen & Larsen, 1991). 

Die Gesamtheit der geologischen Einheiten der Scoresby Sund Region 

dokumentiert die wechselvolle tektonische Geschichte OstgrÃ¶nland als Teil 

eines mobilen GÃ¼rtel der Erdkruste, der seit prÃ¤kambrische Zeit wiederholt 

sowohl Kompressionen als auch Dehnungen unterworfen war. Diese 

Prozesse sollten in der Tiefenstruktur der Erdkruste ebenso deutliche Spuren 

hinterlassen haben wie in der OberflÃ¤chengeologie 
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4. Geophysikalische Untersuchungen in der Scoresby 
Sund Region 

OstgrÃ¶nlan ist eine der unzugÃ¤nglichste Regionen der Erde. Durch die 

starke Vergletscherung der KÃ¼stengebiet und durch den OstgrÃ¶nlandstrom 

der groÃŸ Eismassen von Norden her an der KÃ¼st vorbeifÃ¼hrt sind die 

Schelfgebiete und die Fjorde das ganze Jahr Ã¼be stark von Eis bedeckt. 

Marin-geophysikalische Messungen sind daher in weiten Gebieten nur mit 

eisgÃ¤ngige Schiffen wÃ¤hren einer relativ kurzen Periode im Sommer 

mÃ¶glic und erfordern einen hohen logistischen Aufwand. Messungen an 

Land werden durch die weiten Entfernungen auf schwierigem GelÃ¤nde durch 

die KÃ¼rz der Messkampagne im arktischen Sommer und durch das Fehlen 

fast jeglicher Infrastruktur behindert. Aufgrund dieser Faktoren wurde erst in 

den letzten zwei Jahrzehnten damit begonnen, die Scoresby Sund Region mit 

geophysikalischen Methoden nÃ¤he zu untersuchen. 

In den Jahren 1974 und 1979 fanden aeromagnetische Befliegungen des 

ostgrÃ¶nlÃ¤ndisch Schelf- und KÃ¼stenbereich durch den Grenlands 

Geologiske Undersegelse (GGU) statt. FÃ¼ den Ã¶stliche Teil der Scoresby 

Sund Region liegt auf der Basis dieser Messungen eine Magnetikkarte vor 

(Larsen et al.,1988). Das Alfred-Wegener-Institut fÃ¼hrt 1993 eine 

Aeromagnetikbefliegung der gesamten westlichen Scoresby Sund Region 

durch, deren Daten die Karte des GGU ergÃ¤nze werden (Meyer, in 

Vorbereitung). 

Gravimetrische Messungen wurden in den 80er Jahren in OstgrÃ¶nlan im 

Rahmen von geodÃ¤tische Vermessungen durch den Kort- og 

Matrikelstyrelsen DÃ¤nemark durchgefÃ¼hr und eine Karte der 

Bougueranomalie der Region verÃ¶ffentlich (Forsberg, 1991). 

Seismische Messungen waren bis Mitte der 80er Jahre fast ausschlieÃŸlic auf 

den Schelf OstgrÃ¶nland beschrÃ¤nk (Larsen, 1984). In Kombination mit 

reflexionsseismischen Messungen der Firma ARCO auf Jameson Land 

wurden tiefenseismische Profile in diesem Bereich vom GGU 1985186 

vermessen (Marcussen & Larsen, 1991). 1988 fÃ¼hrt das AWI zusammen mit 

den UniversitÃ¤te Hamburg und Kiel das Projekt GRÃ–KOR mit 

tiefenseismischen Messungen im Ã¤uÃŸer Scoresby Sund und im 

angrenzenden Schelfbereich durch (Weigel et al., im Druck). Die Erfahrungen 
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KILOMETER 0 5 0 1 0 0  KILOMETER 

Abb. 4.1 : Lageplan der tiefenseismischen ÃŸefraktionsprofil der 

Expedition ARK- VI1/3 im Scoresby Sund. 

Die Positionen der seismischen ÃŸegistrierstatione sind als 

Kreise (PCM, 8-kanalig), Vierecke (PCM, 4-kanalig) und 

Dreiecke (ÃŸEFTEK 3-kanalig) dargestellt. 

Als seismische Quelle kam eine Luftkanone der Firma BOLT, Typ 800CT mit 

einem Kammervolumen von 32 l zum Einsatz. Sie wurde mit einem Druck von 

130 bar in einer SchuÃŸfolg von 30 s betrieben, was bei der 
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Schiffsgeschwindigkeit von 5 kn einen mittleren SchuÃŸabstan von 75 m 
ergibt. Geschleppt wurde die Kanone in 10 m Wassertiefe. Die AuslÃ¶sun der 

SchÃ¼ss erfolgte auf DCF-Zeitbasis. Zur SchuÃŸkontroll wurden die Signale 

mit einem 100 m-Streamer im Steilwinkelbereich aufgezeichnet. Anhand 

dieser Registrierung konnten gerÃ¤tebedingt SchuÃŸverzÃ¶gerung erfaÃŸ und 

beim Demultiplexen der Aufzeichnungen der Landstationen korrigiert werden. 

Die geographische SchuÃŸpositio wurde mittels GPS bestimmt. Die 

Ungenauigkeit dieser Positionsbestimmung betrug etwa 20 m (Niederjasper, 

pers. Mitteilung). 

Als Landstationen kamen ausschlieÃŸlic digitale GerÃ¤t vom Typ LENNARTZ 

PCM 5800 und REFTEK zum Einsatz. Diese registrierten die seismischen 

Signale wÃ¤hren der Profilfahrten im kontinuierlichen Betrieb. Von den 4 

PCM 5800 hatten 2 je vier und 2 je acht seismische KanÃ¤le Sie zeichneten 

mit einer Abtastrate von 222 Hz (bzw. 200 Hz bei 4-Kanal-Stationen) auf 2- 

spurige TonbÃ¤nde auf. FÃ¼ den Magnetbandwechsel waren diese Stationen 

wÃ¤hren der Profilfahrten mit je zwei Personen besetzt. An allen PCM- 

Stationen konnte DCF als Zeitbasis fÃ¼ die Aufzeichnung empfangen werden. 

Die 6 REFTEK-Stationen hatten je 3 seismische KanÃ¤l und zeichneten mit 

einer Abtastrate von 100 Hz auf Festplatten mit 440 Mb Speicherplatz auf. Mit 

diesen Parametern konnten die Stationen 4 Tage lang kontinuierlich 

registrieren und so als automatische Stationen ohne Bedienungspersonal 

betrieben werden. Als Zeitbasis fÃ¼ die Aufzeichnungen wurde von den 

REFTEK-GerÃ¤te das OMEGA-Zeitzeichen empfangen. Ein Vergleich von 

DCF- und OMEGA-Zeit ergab eine konstante Ablage wÃ¤hren der 

Messkampagne von 16 ms, die beim Demultiplexen korrigiert wurde 

(Mandler, 1991). 

Die seismischen KanÃ¤l der Stationen waren mit 3 verschiedenen Typen von 

Geophonen bestÃ¼ckt Es kamen 3- und 1 -Komponenten Lippmann-Geophone 

sowie Geophonketten der Firma SENSOR mit insgesamt 18 

Einzelgeophonen pro Kanal zum Einsatz. Letztere waren teilweise als 

Langauslagen mit bis zu 500 m Abstand zur Registriereinheit aufgestellt. 

Die Konfiguration der einzelnen Stationen ist in Tabelle 4.1 zusammengefaÃŸt 

Alle Stationen wurden per Helikopter ausgebracht. Eingemessen wurden sie 

wÃ¤hren der Aufbauphase mit einem GPS EmpfÃ¤nge vom Typ ASHTECH L- 

XII. Die Ungenauigkeit dieser Messung ist auf unter 20 m einzuschÃ¤tze 

(Niederjasper, pers. Mitteilung). Die HÃ¶h der Stationen Ã¼be dem 
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Meeresniveau wurde mit dem HÃ¶henmesse des Hubschraubers bestimmt. 

Eine Auflistung der einzelnen Stationen mit ihren Koordinaten ist im Anhang 

enthalten. 

GerÃ¤ 

PCM 

5800 

REFTEK 

Kanal 1 Geophon Kompo- I 
nente 

0 Lipp- H - 
mann 3k parallel 

1 Lipp- Z 

mann 3k 

2 Lipp- H - 
mann 3k senkrecht 

3 SENSOR Z 

-Kette 

4 SENSOR Z 

-Kette 

5 Lipp- Z 

mann 1 k 

6 Lipp- Z 

mann 1 k 

7 Lipp- Z 

mann 1 k 

0 SENSOR Z 

-Kette 

1 SENSOR Z 

-Kette 

Eigen- Genera- Lang- 

frequenz torkonst. auslage 

2 HZ 800 V S / ~  - 

2 Hz 800 Vslm - 

4 5  Hz 1 180 Vslm 1 500 m 

I I 

4.5 Hz 180 Vslm 500 m 

400 Vslm - r++-- 
1 HZ 400 V S / ~  - 

1 HZ 400 V S / ~  - 

4.5 Hz I180 Vslm 1 - 
4.5 Hz 1 180 Vslm I - 
4.5 Hz 180 Vslm 200 m I 

Tabelle 4.1: Konfiguration der seismischen Landstationen fÃ¼ die Messungen 
wÃ¤hren A RK- VI1/3 
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4.1.2 Die kombinierten seismischen Profile im Bereich Hall Brednings 

Diese Profile waren als kombinierte Reflexions-Refraktionsprofile angelegt. 

Ihre Lage ist in Abb. 4.2 dargestellt. Ziel der Reflexionsseismik war es dabei, 

die Sedimentverteilung im Hall Bredning zu kartieren und dadurch Aussagen 

Ã¼be klimatische und tektonische Ereignisse im KÃ¤nozoiku (65 Mio. bis 

heute) machen zu kÃ¶nne (siehe: Uenzelmann-Neben et al., 1991; 

Uenzelmann-Neben, 1993). 

-26'00' -25Â°00 -24O00' --23O00' 

KILOMETERS 0 50  KILOMETERS 

Abb. 4.2 : Lageplan der kombinierten reflexions- refraktionsseismischen 

Profile der Expedition A ÃŸK VII/3. 

Die Positionen der seismischen ÃŸegistrierstatione sind als 

Kreise (PCM, 8-kanalig), Vierecke (PCM, 4-kanalig) und 

Dreiecke (REFTEK, 3-kanalig) dargestellt. 
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Die Signale der Luftpulser wurden mit einem 24-kanaligen Streamer 

(PRAKLA-SEISMOS) von 800 m LÃ¤ng aufgezeichnet. Als seismische Quelle 

kam die 321 Luftkanone nur bei einigen Profilen zum Einsatz. Die anderen 

Linien wurden mit einem getunten Airgun-Cluster, bestehend aus 8 

Luftpulsern mit einem Gesamtvolumen von 20.2 I, und einer SchuÃŸrat von 4 

SchÃ¼sse pro Minute vermessen.Gleichzeitig zu der Registrierung mit dem 

Streamer wurden die seismischen Signale im Weitwinkelbereich durch 

Landstationen sowohl in Inline-Position an den Enden der Profile als auch 

auÃŸerhal der Profillinien aufgezeichnet. Damit sollte seismische Information 

aus den tieferen Krustenbereichen Hall Brednings gesammelt werden, um ein 

mÃ¶glichs dreidimensionales Bild von der komplexen Ãœbergangszon 

Sedimentbecken-Kaledoniden zu erhalten. 

Der Aufbau der Landstationen war mit dem der reinen Weitwinkelprofile 

identisch (siehe 4.2.1). Eine Aufstellung der einzelnen Stationen mit ihren 

Koordinaten ist im Anhang enthalten. 
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5. Verarbeitung der seismischen Daten 

Nach der Messung liegen die Daten der PCM-Stationen im PCM-Code auf 

TonbÃ¤nder vor. Die Daten der REFTEK-Apparaturen werden von den 

internen Festplatten auf Exabyte-Cassetten ausgelesen. Das Datenformat ist 

ebenfalls gerÃ¤tespezifisch Der Ablauf der Datenverarbeitung ist in Abb. 5.1 

dargestellt. Die TonbÃ¤nde der PCM-Registrierung werden abgespielt, mit 

einem PCM-Decoder Ã¼be einen PDP1 1-Rechner vom PCM- ins ESSTF- 

Format (European Seismological Standard Tape Format) konvertiert und auf 

9-Spur BÃ¤nde ausgelesen. Die REFTEK-Aufzeichnungen werden direkt Ã¼be 
das Exabytelaufwerk einer SUN Workstation auf Festplatten des AWI- 

Rechnernetzwerkes kopiert. 

Die weitere Datenverarbeitung erfolgte fÃ¼ beide Datenformate mit dem 

kommerziellen Softwarepaket DISCO (Fa. COGNISEIS) auf einem CONVEX- 

Rechner des Instituts. FÃ¼ das Demultiplexen der Registrierungen werden 

SchuÃŸliste aus den Navigationsdaten der Polarstern und den SchuÃŸ 

protokollen erzeugt. Beim Demultiplexen der Daten wird zusÃ¤tzlic fÃ¼ jeden 

SchuÃ die Entfernung zwischen Quelle und EmpfÃ¤nge errechnet und fÃ¼ die 

spÃ¤ter entfernungsabhÃ¤ngig Darstellung der Seismogramme in den 

Spurheader eingetragen. Nach dem Demultiplexen liegen die Daten in einem 

DISCO-internen Format vor. 

Editieren: 

Bei der Sichtung der Seismogrammontagen der Rohdaten zeigten sich in 

einzelnen Profilbereichen ZeitversÃ¤tz mit BetrÃ¤ge von einer oder mehreren 

ganzen Sekunden. Diese kÃ¶nne durch Synchronisationsprobleme der 

internen Uhren der Registrierstationen bei schlechtem Zeitzeichenempfang 

entstehen und wurden durch statische Korrekturen eliminiert. 

Bei einigen Aufzeichnungen war ein starker DC-Offset zu erkennen, der 

standardmÃ¤ÃŸ eliminiert wurde. Auf ein weiteres Editieren einzelner Spuren 

konnte aufgrund des engen Spurabstands von nur 70m im allgemeinen 

verzichtet werden, da die LaufzeitÃ¤st ohne Schwierigkeiten anhand der 

benachbarten Spuren weiterverfolgt werden konnten. 
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PCM RefTek Navigations- SchuÃŸ 
Felddaten Felddaten daten Protokoll 

Speicher- 
medien 

Abb. 5.1: Ablaufdiagramm der seismischen Datenverarbeitung 

geÃ¤nder aus Fechner, 1994) 

(Abbildung 

Dekonvolution: 

Das seismische Signal einer Airgun ist kein reiner Einzelpuls, sondern 

besteht im Wesentlichen aus zwei Anteilen: Dem Druckpuls bei der Entladung 

und den Schwingungen der injizierten Luftblase nach dem SchuÃ (der 

sogenannte Bubble). Der Bubble enthÃ¤l einen groÃŸe Anteil der 

Gesamtenergie, die beim SchuÃ frei wird und dabei vor allem die 

tieffrequenten Anteile. Daher ist dieser Signalanteil fÃ¼ die groÃŸe 

Entfernungen der Weitwinkelseismik sehr gut geeignet und erwÃ¼nscht 
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wÃ¤hren er bei reflexionsseismischen Messungen das AuflÃ¶sungsvermÃ¶g 

mindert und daher unterdrÃ¼ck wird. Durch die endliche LÃ¤ng des 

Bubblesignals und zusÃ¤tzlic durch multiple Reflexionen des Signals 

innerhalb der WassersÃ¤ul und in oberflÃ¤chennahe Sedimentschichten trat 

in einigen Profilbereichen ein starkes Nachschwingen der EinsÃ¤tz auf, 

sogenanntes Ringing. Diese Nachschwingungen maskieren spÃ¤ter EinsÃ¤tz 

und erschweren deren Bestimmung. Um das Ringing zu unterdrÃ¼cken wurde 

eine Vorhersagedekonvolution nach Wiener-Levinson eingesetzt. Diese 

Methode geht davon aus, daÂ das gemessene seismische Signal durch die 

Konvolution eines endlich langen Quellsignals und der gesuchten 

Impulsantwort des Untergrundes entsteht. Durch den inversen Prozess, die 

Dekonvolution, soll der EinfluÃ des finiten Quellsignals eliminiert und so die 

reine Information des Untergrundes gewonnen werden. Eine eingehende 

Beschreibung dieser Methode findet man bei Yilmaz (1987). Das Ergebnis 

wird dabei durch geeignete Wahl der Parameter OperatorlÃ¤ng und 

Vorhersagedistanz sowie durch eine mÃ¶glichs gute Bestimmung des 

Quellsignals optimiert. Durch Tests mit verschiedenen Parametern an 

mehreren Stationen wurde ein optimaler Parametersatz ermittelt und dann 

standardmÃ¤ÃŸ auf die Daten aller Stationen mit nennenswertem Ringing 

angewandt. FÃ¼ die Profile in den langen Fjorden wurde eine konstante 

Vorhersagedistanz von 100 ms fÃ¼ die Bereiche nach den P-EinsÃ¤tze und 

200 ms fÃ¼ die Bereiche nach den S-EinsÃ¤tze gewÃ¤hlt Die OperatorlÃ¤ng 

betrug 800 ms. Bei den FÃ¤cheraufzeichnunge aus dem Bereich Hall 

Brednings wurden zum Teil gute Ergebnisse mit individueller Bestimmung der 

Vorhersagedistanz durch Autokorrelation jeder einzelnen Spur erzielt (siehe 

dazu ebenfalls: Yilmaz, 1987). Durch Vergleiche mit ungefilterten Sektionen 

wurde sichergestellt, daÂ kein QualitÃ¤tsverlus entstand oder Artefakte durch 

dieses Verfahren erzeugt wurden. 

Stapeln: 

Durch den Verlauf der Fjorde und ihre partielle Eisbedeckung konnte auf den 

Profilen kein stÃ¤ndige geradliniger Schiffskurs eingehalten werden. Dies 

macht sich auf den seismischen Sektionen, auf denen die seismischen 

Spuren im absoluten Abstand des Aufnehmers von der Quelle dargestellt 

sind, durch ungleichmÃ¤ÃŸi SpurabstÃ¤nd bemerkbar. Um dies 

auszugleichen und um durch Stapelung mehrerer Spuren eine Verbesserung 
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des Signal-Rausch-VerhÃ¤ltnisse zu erzielen, wurde eine offsetabhÃ¤ngig 

Stapelung auf die Daten angewendet. Dabei wird das Profi l in 

offsetabhÃ¤ngig StÃ¼cke sogenannte Bins, eingeteilt und alle Spuren 

innerhalb eines Bins zu einer Spur in dessen Mitte gestapelt. Diese 

Stapelung kann horizontal oder entlang einer Stapelgeschwindigkeit 

erfolgen. Auch die Stapelung mehrerer KanÃ¤l sowie das Ã¼berlappe 

benachbarter Bins (sogenanntes Mixing) sind mÃ¶glich Da eine solche 

Stapelung eine Ã¤hnlich Wirkung wie ein Geschwindigkeitsfilter hat, dÃ¼rfe 

die Binweiten nicht zu groÃ gewÃ¤hl werden. Die Stapelung mehrerer KanÃ¤l 

wurde fÃ¼ Teile des Datensatzes bereits in anderen Arbeiten getestet 

(Mandler, 1991; Fechner, 1994) und lieferte unterschiedliche Ergebnisse. 

Profil 903001310 stellt dabei einen Sonderfall dar, da hier durch die 

zweimalige Vermessung desselben Profils eine besonders hohe 

Ãœberdeckun erreicht werden konnte und an einigen Stationen mehrere 

KanÃ¤l Aufzeichnungen der gleichen hohen QualitÃ¤ lieferten (Mandler, 

1991). Im allgemeinen war die QualitÃ¤ der Daten verschiedener KanÃ¤l einer 

Station jedoch aufgrund der unterschiedlichen Ankopplungsbedingungen 

und der unterschiedlichen Geophone vor allem bei den Stationen im 

westlichen Gebiet der langen Fjorde sehr uneinheitlich. Es wurden daher fÃ¼ 

die Interpretation der Inline-Profile in dieser Arbeit nur die Aufzeichnungen 

des jeweils besten Kanals einer Station verwendet. 

Als Binweite wurden 200 m gewÃ¤hlt so daÂ im Schnitt 2 bis 3 Spuren pro Bin 

gestapelt wurden. Tests mit grÃ¶ÃŸer Binweiten ergaben keine ersichtliche 

Verbesserung der SignalqualitÃ¤t Es wurde eine Stapelgeschwindigkeit von 8 

kmls gewÃ¤hlt da die interessantesten Phasen fÃ¼ die Interpretation 

Scheingeschwindigkeiten um diesen Wert herum hatten. Versuche mit 

unterschiedlichen Stapelgeschwindigkeiten zeigten, daÂ bei der gewÃ¤hlte 

Binweite die Stapelgeschwindigkeit ein relativ unkritischer Parameter ist und 

auch die S-Phasen durch die Stapelung entlang der hohen Geschwindigkeit 

nicht erkennbar geschwÃ¤ch wurden. 

Bei den FÃ¤cheraufzeichnunge der REFTEK-Stationen, deren KanÃ¤l mit 

gleichartigen Geophonen bestÃ¼ck waren, konnten je nach QualitÃ¤ der 

Aufzeichnungen pro SchuÃ bis zu drei KanÃ¤l gestapelt werden. 

Da fÃ¼ die tomographische Auswertung dieser Daten eine Darstellung nach 

SchuÃŸpunktnumme und nicht nach Offset gewÃ¤hl wurde, wurde auf ein 

Binning verzichtet. 
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Frequenzfilterung: 

Abb. 5.2 zeigt das Energiespektrum des Ersteinsatzes der Aufzeichnung einer 
Landstation. 

0 $0 

Frequency [Hz] 

Abb. 5.2 : Energiespektrum des Ersteinsatzes einer Aufzeichnung von 

Station 301 (Profil 90300, Offset ca. 40 km, HochpaÃŸfilter2Hz 

Man erkennt deutlich zwei Energiemaxima bei ca. 6 Hz und bei Ca. 12 Hz. 

Oberhalb von 15 Hz nimmt die Energie stark ab. Die Signalenergie liegt im 

Frequenzbereich von 3 bis 17 Hz. Dies wurde auch bei der Fourieranalyse 

aller anderen Registrierungen festgestellt. Es wurden daher alle 

Aufzeichnungen mit einem Bandpassfilter von 3 bis 17 Hz gefiltert. 

Andere Verfahren: 
Um etwaige StÃ¶rsignal mit diskreten Scheingeschwindikeiten zu erkennen 

und zu eliminieren, wurden FK-Analysen mehrerer Sektionen 

unterschiedlicher Stationen durchgefÃ¼hrt Als solche StÃ¶rsignal kommen 
z. B. die Wasserwelle oder der Luftschall in Betracht. Als Wasserwelle 
werden in diesem Zusammenhang Signale bezeichnet, die den grÃ¶ÃŸt Teil 
ihres Laufweges durch das Wasser zurÃ¼ckgeleg haben und daher in der 

Seismogrammontage stÃ¶rend kohÃ¤rent EinsÃ¤tz mit 1.5 kmls Schein- 

geschwindigkeit erzeugen. FÃ¼ die in dieser Arbeit ausgewerteten Daten 
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konnte in keinem Fall kohÃ¤rent StÃ¶renergi im FK-Bereich ermittelt werden. 

Sogar in Sektionen mit deutlich hervortretenden WasserwelleneinsÃ¤tze im 

Zeitbereich zeigte die FK-Analyse keine deutliche zugehÃ¶rig Struktur. Auf 

den Einsatz eines FK-Filters wurde daher verzichtet. 

Spikes traten als StÃ¶rsignal nur vereinzelt auf. Bei den PCM-Stationen 

waren ausschlieÃŸlic die redundanten Langauslagen betroffen. Bei einzelnen 

REFTEK-Stationen konnten gute Ergebnisse mit einer Methode zur 

Entfernung der Spikes erzielt werden, wie sie bei Mandler (1991) ausfÃ¼hrlic 
beschrieben ist. 

Statische Korrekturen: 

Statische Korrekturen Ã¼berfÃ¼hr die Quelle und EmpfÃ¤nge eines 

seismischen Profils auf ein einheitliches Niveau und werden in der 

Reflexionsseismik fÃ¼ den Ausgleich des Einflusses der WassersÃ¤ul (marine 

Seismik), bzw. der verwitterten, obersten Schicht des Profiluntergrundes 

(Landseismik) eingesetzt. Sie kamen bei den beschriebenen Experimenten 

fÃ¼ den Ausgleich der HÃ¶h der Geophonpunkte Ã¼be NN sowie der starken 

Topographie des Meeresbodens in den Fjorden in Frage. 

Das Raytracingprogramm, welches fÃ¼ die Interpretation der Inline-Profile 

eingesetzt wurde, erlaubt es, sowohl die Position der Geophone Ã¼be NN als 

auch die Topographie der Fjorde in die Modellierung mit einzubeziehen. Die 

Strahlwege durch die Modelle, die diese Effekte berÃ¼cksichtigen sind eine 

wesentlich bessere AnnÃ¤herun an das tatsÃ¤chlich Experiment als die 

Anwendung statischer Korrekturen auf die gemessenen Daten, da diese 

Korrekturen im Weitwinkelbereich nur grobe NÃ¤herunge fÃ¼ stark 

vereinfachte Laufwege sein kÃ¶nnen Daher wurde auf eine statische Korrektur 

verzichtet. Die Topographie des Fjordbodens wurde fÃ¼ die Modellierung den 

Echolotaufzeichnungen der Profilfahrten entnommen. 

FÃ¼ die tomographische Auswertung der FÃ¤cheraufzeichnunge konnte die 

Meeresbodentopographie ebenfalls in der Modellierung berÃ¼cksichtig 

werden (siehe Kapitel 7), so daÂ auch hier keine statische Korrektur nÃ¶ti war. 
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6. Die tiefenseismischen Profile entlang der inneren Fjorde 

6.1 Auswertemethodik 

FÃ¼ die Bestimmung der Laufzeiten der beobachteten EinsÃ¤tz wurden im 

wesentlichen die Seismogrammontagen in dem Bearbeitungszustand 

verwendet, wie sie in diesem Kapitel bzw. im Anhang dargestellt sind. FÃ¼ 

einzelne unklare Teilbereiche wurden Spezialausspielungen mit 

unterschiedlichen automatischen VerstÃ¤rkunge (AGC) erstellt, die jedoch 

nicht in dieser Arbeit enthalten sind. FÃ¼ die einzelnen LaufzeitÃ¤st wurden im 

Abstand von 2 Kilometern die Einsatzzeiten bestimmt. Dieser Abstand ist 

hinreichend, um alle Charakteristika zu erfassen, die durch die Modellierung 

wiedergegeben werden kÃ¶nnen FÃ¼ die Bestimmung der S-Einsatzzeiten 

wurden zusÃ¤tzlic zu den Z-Komponenten - soweit vorhanden - die 

Registrierungen von Horizontalgeophonen herangezogen. 

Die Umsetzung der MeÃŸdate in zweidimensionale Geschwindigkeits- 

Tiefenmodelle erfolgte durch iterative VorwÃ¤rtsmodellierung In einem 

Krustenmodell des Untersuchungsgebiets werden durch sogenanntes 

Raytracing die Laufwege und Laufzeiten der seismischen Wellen berechnet. 

Ãœbe den Vergleich der berechneten mit den gemessenen Laufzeiten wird 

das Krustenmodell schrittweise optimiert. Zur Berechnung der Modell- 

Laufzeiten wurde eine interaktive Anwendung der Raytracing Software 

RAY86 (Luetgert, 1988; Fechner, 1994) genutzt. Zur Berechnung der 

Laufwege und Laufzeiten der seismischen Wellen wird bei diesem Programm 

die Strahlenwegmethode nach Cerveny eingesetzt (Cerveny et al., 1977). 

Damit kÃ¶nne direkt gelaufene Wellen, in einzelnen Schichten refraktierte 

Wellen sowie Ã¼ber und unterkritische Reflexionen modelliert werden. 

Diffraktionen und insbesondere Mintropwellen kÃ¶nne nicht berechnet 

werden. 

FÃ¼ die Erstellung von Startmodellen fÃ¼ das Raytracing wurden 

eindimensionale Inversionsverfahren eingesetzt. Zum Teil konnte auch auf 

Ergebnisse frÃ¼here Arbeiten zurÃ¼ckgegriffe werden (Mandler, 1991). 
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Modelltoleranzen: 

Die Genauigkeit, mit der die Einsatzzeiten der Signale in den 

Seismogrammontagen bestimmt werden konnten, variierte aufgrund der 

unterschiedlichen GÃ¼t der Daten stark. Diese Variation trat sowohl zwischen 

Aufzeichnungen verschiedener Stationen als auch innerhalb einzelner 

Sektionen auf. Im allgemeinen konnten ErsteinsÃ¤tz genauer bestimmt 

werden als spÃ¤ter Phasen. Die mittlere Genauigkeit wird auf 50 ms 

geschÃ¤tzt Dieser Wert setzt voraus, daÂ bei der Bestimmung die richtige 

Phase, der Nulldurchgang vor der ersten Amplitude des Signals, erkannt 

wurde. Vor allem fÃ¼ spÃ¤ter EinsÃ¤tz und in Bereichen schlechter 

DatenqualitÃ¤ kann nicht ausgeschlossen werden, daÂ statt der ersten Phase 

erst die zweite oder dritte Schwingung eines Signals ausgemacht werden 

konnte, so daÂ in Teilbereichen grÃ¶ÃŸe Fehler auftreten kÃ¶nnen 

Neben der Ungenauigkeit der "Ablesung" der Einsatzzeiten kommen als 

weitere Fehlerquellen Effekte der MessgerÃ¤t und der Datenverarbeitung in 

Betracht. GerÃ¤tespezifisch Fehler kÃ¶nne durch die interne Verarbeitung des 

Zeitzeichens, sowie durch den Einsatz der Anti-Aliasfilter entstehen und 

liegen in der GrÃ¶ÃŸenordnu von 50 ms (Fechner, 1994). Die BandpaÃŸfilter 

welche beim Prozessieren eingesetzt wurden, kÃ¶nnen ebenso wie die Anti- 

Aliasfilter der Registrierapparaturen, Vorschwinger erzeugen. 

Unter BerÃ¼cksichtigun der genannten Effekte wird die Genauigkeit der 

gemessenen Laufzeiten, die der Modellierung zugrunde liegen, insgesamt 

auf 80 ms geschÃ¤tzt 

Bei der Modellierung zeigte es sich, daÂ die Anpassung an die Daten aller 

Stationen eines Profils mit einem Modell oft nicht mit dieser Genauigkeit 

mÃ¶glic war. Dies kann zum einen auf kleinrÃ¤umig InhomogenitÃ¤te in der 

Umgebung der einzelnen Stationen zurÃ¼ckgefÃ¼h werden; zum anderen 

darauf, daÂ mit einem zweidimensionalen Raytracing nicht die exakten 

Laufwege aller Strahlen erfaÃŸ werden kÃ¶nnen Gerade in einem Gebiet mit 

groÃŸrÃ¤umig dreidimensionalen Strukturen, wie dem Scoresby Sund, 

kÃ¶nne nicht alle Charakteristika des Untergrundes konsistent mit einem 

zweidimensionalen Modell wiedergegeben werden. Die vorgestellten 

Interpretationen erklÃ¤re die beobachteten seismischen EinsÃ¤tz aller 

Stationen eines Profils in bestmÃ¶gliche AnnÃ¤herun mit einem einzigen 

Modell. Dieses Modell enthÃ¤l die wesentlichen groÃŸrÃ¤umig Strukturen der 

Kruste, soweit sie durch die Weitwinkeldaten zu belegen sind. Die 
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Genauigkeiten, die dabei erzielt werden, kÃ¶nne nicht fÃ¼ den gesamten 

Modellbereich einheitlich quantifiziert werden. Sie sind stark abhÃ¤ngi von 

der Ãœberdeckun des Modells mit beobachteten EinsÃ¤tze sowie der Art der 

EinsÃ¤tz (refraktierte oder reflektierte Phasen), die fÃ¼ die Modellierung zur 

VerfÃ¼gun standen. Allgemein nimmt die Genauigkeit mit der Modelltiefe ab. 

Abb. 6.1 : Die tiefenseismischen Profile A W1 90300 bis A W1 90400. Die 

ÃŸegistrierstationen deren Aufzeichnungen im folgenden als 

Beispieldaten besprochenen werden, sind mit ihren 

Stationsnummern versehen. 
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Die Genauigkeit der Modellgeschwindigkeiten wird auf 0.1 bis 0.2 kmls 

geschÃ¤tzt Die Lage der Grenzschichten konnte im Mittel auf etwa 2 km genau 

bestimmt werden. 

In Abbildung 6.1 ist ein Plan der sieben tiefenseismischen Profile, welche in 

diesem Kapitel behandelt werden, mit allen Registrierstationen dargestellt. In 

den Profilbeschreibungen der folgenden Kapitel werden fÃ¼ jedes Profil die 

Seismogrammsektion der Aufzeichnung einer Station sowie das zugehÃ¶rig 

Raytracingergebnis als Beispiel gezeigt. FÃ¼ eine vollstÃ¤ndig ÃœberprÃ¼fu 

der Modellaussagen sind die seismischen Sektionen und das Raytracing aller 

Ã¼brige Stationen, die fÃ¼ die Modellierung verwendet werden konnten, im 

Anhang enthalten. Die Seismogramm-Montagen der ersten Profile werden 

sehr ausfÃ¼hrlic beschrieben. FÃ¼ spÃ¤ter Profile sind die Beschreibungen 

etwas kÃ¼rze gefaÃŸ und verweisen auf analoge, bereits erlÃ¤utert 

Charakteristika. 

6.2 Das Profil 903001310 

Das Doppelprofil 903001310 wurde bereits in einer frÃ¼here Arbeit 

ausgewertet (Mandler, 1991). FÃ¼ die vorliegende Arbeit wurden die Daten 

reprozessiert und reinterpretiert. Die GrÃ¼nd dafÃ¼ waren, das Modell zu 

verfeinern, die Daten aller Profile des Projekts auf einen vergleichbaren 

Bearbeitungsstand zu bringen sowie die Ergebnisse neuerer Arbeiten aus 

den Bereichen Jameson Land und Hall Bredning (Marcussen & Larsen, 1991; 

Fechner, 1994) in die Modellierung mit einzubeziehen. AuÃŸerde stellte sich 

wÃ¤hren der Arbeit heraus, daÂ die DatenqualitÃ¤ der REFTEK-Stationen 

durch Reprozessieren nach Behebung eines Fehlers im  

Demultiplexprogramm wesentlich verbessert werden konnte, so daÂ hier 

zusÃ¤tzlich seismische Information gewonnen werden konnte. 

Das Profil 903001310 verlÃ¤uf entlang des Gkefjordes bis an die KÃ¼st von 

Jameson Land (siehe Abbildung 6.1). Es hat einen maximalen Quelle- 

EmpfÃ¤ngerabstan von 230 km. Abbildung 6.2 zeigt die Registrierung der 

Station 301 als Datenbeispiel. Diese Station war am Westende des Profils in 

VerlÃ¤ngerun des GAsefjords aufgestellt (70.05ON, 28.53OW). 
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Die im folgenden beschriebenen Charakteristika der Sektion treffen auf alle 

Aufzeichnungen der westlichen Stationen des Profils 90300 zu, wobei sich die 

Entfernungsbereiche, in denen einzelne Phasen zu erkennen sind, nur 

unwesentlich unterscheiden. Seismogrammsektionen der Stationen 302 bis 

325 sind im Anhang enthalten. Die DatenlÃ¼cke in der Sektion der Station 

301 (wie auch in allen anderen PCM-Sektionen) entstanden durch die 

Magnetbandwechsel an der Registrierstation. 
Die Phase der direkt gelaufenen Welle (Pg) ist klar zu erkennen und bildet den 

Ersteinsatz bis 110 km Entfernung. Durch den engen Spurabstand von 200 m 

treten starke Undulationen dieser Phase deutlich hervor. Sie sind durch die 

extreme Topographie des Fjordbodens zu erklÃ¤ren Die schon zu Beginn 
hohen Scheingeschwindigkeiten der Pg (5.5-6.0 kmls) sind den 

kaledonischen Kristallingesteinen zuzuordnen, welche im gesamten 

westlichen Profilbereich aufgeschlossen sind. Sie deuten an, daÂ der Boden 

der schmalen westlichen Fjorde eine nur unbedeutende Sedimentbedeckung 

haben kann. Das AusdÃ¼nne dieser Phase ab ca. 95 km und das Aussetzen 

ab 110 km deuten auf ein homogenes mittleres Krustenstockwerk hin. Eine 
weitere Ursache kann im Beginn des Jameson Land Sedimentbeckens 

gesehen werden, der in diesen Bereich des Profils fÃ¤llt Das Sedimentbecken 

ist nach Westen durch eine StÃ¶rungszon begrenzt, die sogenannte 

postdevonische HauptstÃ¶run (Marcussen & Larsen, 1991). Eine 

Modellierung der genaueren Geometrie dieser StÃ¶run ist anhand von Daten 

aus dem Weitwinkelbereich allerdings nicht mÃ¶glich 

Eine intrakrustale Reflexion (Pc) kann ab 100 km identifiziert und bis 160 km 

weiterverfolgt werden. Sie deutet auf einen Impedanzkontrast im mittleren 

Krustenbereich hin. 

Reflexionen im Steil- und Weitwinkelbereich von der Kruste-Mantelgrenze 
(PmP) kÃ¶nne in Teilen des Profils bei ca. 32-36 km, 60-64 km sowie 76 km 

und ab 80 km bis ans Profilende identifiziert werden. Durch den engen 

Spurabstand wird deutlich, daÂ diese Phase nicht als glatte Hyperbel 

ausgebildet ist, sondern Undulationen zeigt. Dies ist ein Hinweis auf starke 

Neigungs- und Topographieeffekte im Bereich des Reflektors. 

Ab etwa 142 km Offset verbreitert sich das Band der Reflexionen aus dem 

tiefsten Bereich der Kruste deutlich. Dieses AuffÃ¤cher der ReflexionseinsÃ¤tz 

war ein wesentlicher Grund fÃ¼ die erneute Bearbeitung des Profils 90300, 

Nach Dekonvolution der Daten kÃ¶nne zwei HyperbelÃ¤st mit 
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unterschiedlichen Scheingeschwindigkeiten um 8.0 bzw. um 8.6 km/s 

identifiziert werden. Dies ist ein deutlicher Hinweis auf einen zusÃ¤tzliche 
Impedanzkontrast in der Ãœbergangszon Kruste-Mantel. Ãœbe einen grÃ¶ÃŸer 
Profilbereich beobachtete, von der Kruste-Mantelgrenze refraktierte Phasen, 

die direkte Geschwindigkeitsinformation geliefert hÃ¤tten kÃ¶nne auf der 
Sektion nicht ausgemacht werden. 

AuÃŸe den genannten P-EinsÃ¤tze erkennt man in der Sektion starke S- 
WelleneinsÃ¤tze Diese werden durch Konversion des reinen P-Signals der 

Airgun am Fjordboden erzeugt. Sowohl eine Sg- als auch eine SmS-Phase 

sind deutlich auszumachen. Die Auswertung dieser Phasen ist in Kapitel 6.7 

dargestellt. 

Durch die erneuten Bearbeitung der Daten der REFTEK-Stationen nach 

Behebung eines Fehlers im Demultiplex-Programm zeigten diese im 

Vergleich zu den PCM-Stationen eine nur noch geringfÃ¼gi schlechtere 

DatenqualitÃ¤t Bei 6 REFTEK-Stationen der beiden Profile 90300 und 90310 

sind EinsÃ¤tz Ã¼be grÃ¶ÃŸe Entfernungen zu korrelieren. Vor der 

Neubearbeitung hatte lediglich die Aufzeichnung einer Station fÃ¼ die 

Modellierung genutzt werden kÃ¶nne (Mandler, 1991). FÃ¼ einen 
verbleibenden QualitÃ¤tsunterschie zwischen den westlichen und den 
Ã¶stliche Stationen werden folgende zwei Faktoren verantwortlich gemacht: 

Zum einen waren die Wetterbedingungen wÃ¤hren der Registrierung mit Wind 

und Niederschlag auf dem ungeschÃ¼tzte Jameson Land deutlich schlechter 

als in den geschÃ¼tzte westlichen Fjorden. Die zweite Ursache dÃ¼rft der 

Stationsuntergrund sein. WÃ¤hren im westlichen Profilbereich die Geophone 

auf anstehendem kaledonischen Kristallingestein plaziert werden konnten, 

standen sie auf Jameson Land auf Lockersedimenten. 
Das Geschwindigkeitsmodell fÃ¼ Profil 90300 (Abbildung 6.3) basiert somit auf 

der Auswertung von Weitwinkelregistrierungen von 4 PCM-Stationen im 

SÃ¼dweste und 6 REFTEK-Stationen am nordÃ¶stliche Profilende. Details der 
Sedimentschichten des Jameson Land Beckens wurden der Arbeit von 

Fechner (1994) entnommen. Die Angaben der Profilkilometer sind auf die 
Position der Station 301 bezogen. 

Im Westteil des Modells liegen bereits in geringen Tiefen hohe seismische 
Geschwindigkeiten vor. Sie entsprechen der Provinz kaledonischer 

Kristallingesteine in diesem Gebiet. 
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Die Schichtgrenzen im oberen Krustenbereich sind nicht als Grenzen 

zwischen unterschiedlichen Lithologien zu sehen, sondern dienen der 

Modellierung eines Geschwindigkeitsgradienten, der mit der Tiefe abnimmt. 

Line AWI 90300 

sw X [ km1 

Abb. 6.3 : Das Geschwindigkeitsmodell fÃ¼ Kompressionswellen des Profils 

A WI90300/3 10 

Im Osten beginnen ab Profilkilometer 105 die Sedimente des palÃ¤ozoische 

Jameson Land Beckens. Da die seismische Information des Profils 90300 

Ã¼be dieses Becken relativ gering ist, basiert die Modellierung des Beckens 

im wesentlichen auf den Ergebnissen von Fechner (1994). Das 

Sedimentbecken erreicht maximale MÃ¤chtigkeite von 8 km im Nordosten. 

Die Gliederung der Sedimente in drei Schichten unterschiedlicher 

Geschwindigkeit wird bei Fechner (1994) mit dem unterschiedlichen Alter der 

Schichten von Oberem Jura (3.5 kmls) Ã¼be Mittlerer Jura und Perm (4.4 kmls) 

bis Devon (5.5 kmls) verknÃ¼pft 

Direkte Geschwindigkeitsinformation aus refraktierten Wellen liegt fÃ¼ 
Auftauchentfernungen bis ca. 100 km vor. Die AbschwÃ¤chun der Pg-Phase 
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im Bereich zwischen 90 und 120 km Offset ist bei allen westlichen Stationen 

zu beobachten. Dieses AusdÃ¼nne wird bei Mandler (1991) als Hinweis auf 

eine Schicht verminderter seismischer Geschwindigkeit im mittleren 

Tiefenbereich der Kruste diskutiert. Eine klassische Schattenzone liegt bei 
den gezeigten Daten jedoch nicht vor, da das Abbrechen der Pg nicht abrupt 

erfolgt und auch kein Wiedereinsetzen der Phase ab einem bestimmten 

grÃ¶ÃŸer Offset zu beobachten ist. Im Modell wird daher das Aussetzen der 

Pg als Folge eines generell stark verminderten Geschwindigkeitsgradienten 

ab Ca. 12 km Tiefe interpretiert. 

Strukturelle Information Ã¼be die tieferen Krustenbereiche liefern zunÃ¤chs die 

intrakrustalen Reflexionen, die an den westlichen Stationen beobachtet 

wurden. Der zugehÃ¶rig Reflektor wurde als GrenzflÃ¤ch zwischen Schichten 

mit 6.8 kmls und 7.0 kmls P-Wellengeschwindigkeit im Tiefenbereich von 26 

bis 18 km modelliert. 

Der Verlauf der Kruste-Mantelgrenze zeigt einen bemerkenswerten Anstieg 

von SÃ¼dwes nach Nordost. Im SÃ¼dweste werden maximale 

KrustenmÃ¤chtigkeite von 48 km erreicht. Belegt sind diese durch 

Steilwinkelreflexionen von der Moho. Nach Nordosten nimmt die 

KrustenmÃ¤chtigkei auf Werte bis 22 km ab. Diese Abnahme wird als Folge 

der Dehnung wÃ¤hren des postdevonischen Riftings angesehen. 

Der undulierende Charakter der Mohoreflexionen mit ihrem AuffÃ¤cher in 

breite Bereiche von ReflexionsbÃ¤nder bzw. Verzweigung in mehrere Ã„st 

deutet eher auf eine komplexe Struktur der Ãœbergangszon Kruste-Mantel als 

auf einen einzelnen scharfen Reflektor hin. Im Modell wurde versucht, dieser 

Struktur durch die EinfÃ¼hrun einer Hochgeschwindigkeitsschicht mit 7.3 kmls 

P-Wellengeschwindigkeit gerecht zu werden. Eine solche Schicht kann irn 

Zusammenhang mit der Ã–ffnun der Norwegisch-GrÃ¶nlÃ¤ndisch See irn 

TertiÃ¤ durch Intrusion von Mantelmaterial angelegt worden sein (siehe dazu 

z.B. White, 1993). 

In der Abbildung 6.4 ist das Raytracing des Endmodells fÃ¼ die Station 301 

dargestellt. Das Raytracing fÃ¼ die Daten der Ã¼brige Stationen ist im Anhang 

enthalten. Der obere Teil der Abbildungen zeigt den Vergleich der 

gemessenen Laufzeiten mit den berechneten. Die gemessenen Werte sind 

als Kreise, die berechneten als Kreuze dargestellt. Im unteren Teil der 

Abbildungen sind die Laufwege der berechneten Strahlen im Modell gezeigt. 
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Abb. 6.4 : ÃŸaytracjn des Geschwindigkeitsmodells fÃ¼ Station 301 

Anhand dieser Laufwege kann die Ãœberdeckun des Modells beurteilt 

werden. FÃ¼ sÃ¤mtlich Stationen kÃ¶nne nahezu alle gemessenen EinsÃ¤tz 

mit dem Modell in guter NÃ¤herun reproduziert werden. Die 

Laufzeitdifferenzen betragen im allgemeinen unter 150 ms. 

6.3 Das  Profil 90320 

Dieses Profil verlÃ¤uf entlang des F~nfjords, vorbei an Danmark 0 bis an die 

KÃ¼st von Jameson Land (Abb. 6.1). Auf diesem Profil war der maximale 

Quelle-EmpfÃ¤ngerabstan 220 km. 

Die DatenqualitÃ¤ der Registrierungen dieses Profils ist bedingt durch 

schlechtere WetterverhÃ¤ltniss geringer als bei Profil 90300. Zwei der vier 

PCM-Stationen (321 und 322) zeichneten Daten in Ã¤hnliche QualitÃ¤ und mit 

den gleichen Charakteristika der LaufzeitÃ¤st wie bei Profil 90300 auf. 
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Die Registrierungen der beiden anderen Stationen lassen lediglich 

ErsteinsÃ¤tz und S-WelleneinsÃ¤tz bis 50 (Station 323) bzw. 75 km (Station 

324) erkennen (siehe Anhang) sowie ein kurzes Stuck der von der Kruste- 
Mantelgrenze reflektierten Phase (Station 324). 

Die Datenausbeute auf Jameson Land war bei Profil 90320 vergleichbar zu 

der bei Profil 90300. Zwar fÃ¼hrte auch hier die schlechteren 

Ankopplungsbedingungen zu einer im Vergleich zu den westlichsten 

Stationen generellen Verminderung der SignalqualitÃ¤t es konnten jedoch die 

Aufzeichnungen aller fÃ¼n REFTEK-Stationen fÃ¼ die Modellentwicklung 

genutzt werden. 

Als Datenbeispiel ist in Abbildung 6.5 eine Seismogrammsektion der Station 

335 dargestellt. Diese Station war die Ã¶stlichst des Profils (70.73ON, 

22.6g0W) und lieferte die besten Daten von Jameson Land. Ein Grund dafÃ¼ 

ist darin zu sehen, daÂ diese Station bereits zu Beginn der Messungen fÃ¼ 

Profil 90320 unter einer geschlossenen Schneedecke lag und so vor 

witterungsbedingten StÃ¶rsignale besser geschÃ¼tz war. 
Zwischen 55 und 74 km bilden refraktierte EinsÃ¤tz aus dem oberen und 

mittleren Krustenbereich (Scheingeschwindigkeit um 5.3 kmls) den 

Ersteinsatz. Ab 74 km kann bis 144 km Entfernung eine krÃ¤ftig refraktierte 
Welle von der Kruste-Mantelgrenze (Pn) als Ersteinsatz, mit einer 

Scheingeschwindigkeit von 8 kmls, korreliert werden. Ab etwa 138 km scheint 

sich diese Phase zu spÃ¤tere Laufzeiten zu krÃ¼mme und wird ab 142 km 

undeutlich. Dies wird als Effekt einer starken Topographie des Refraktors 
gedeutet. Ab 175 km kann die P"-Phase wieder ausgemacht und bis 190 km 

korreliert werden. Es fÃ¤ll auf, daÂ sie in diesem Bereich gegenÃ¼be den 
stationsnÃ¤here Pn-EinsÃ¤tze um etwa eine Sekunde verzÃ¶ger auftritt. Dies 

liefert einen weiteren Hinweis auf starke Topographie im Bereich der Kruste- 
Mantelgrenze. Die Pn-Phase kann bis an den Profilbeginn bei 55 km 

weiterverfolgt werden. Im Bereich ab etwa 74 km durfte es sich um eine 
Mischphase aus Pn- und PmP-EinsÃ¤tze handeln. 

Im Entfernungsbereich zwischen 96 und 136 km ist nach dem Ersteinsatz ein 
weiterer Laufzeitast mit geringerer Scheingeschwindigkeit (bis 7.0 km/s) zu 

erkennen. Er wird als Phase refraktierter Strahlen aus dem mittleren bis 

unteren Krustenbereich gedeutet. 
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Nach 136 km beginnt dieser Ast zu undulieren und dÃ¼nn stark aus, so daÂ 

eine sichere Korrelation nicht mehr mÃ¶glic ist. Dies ist ein weiteres 

Anzeichen fÃ¼ StÃ¶runge der Kruste im Ãœbergangsbereic Sedimentbecken- 

Kaledoniden. 

S-Phasen sind in den Registrierungen von Jameson Land nicht 

auszumachen. Auf den Sektionen der westlichen Stationen sind Sg und 

teilweise SmS EinsÃ¤tz erkennbar (siehe dazu Kapitel 6.7). 

Line AWI 90320 

Abb. 6.6 : Das Geschwindigkeitsmodell fÃ¼ Kompressionswellen des Profils 

A W190320 

In Abbildung 6.6 ist das Geschwindigkeitsmodell des Profils AW190320 

dargestellt. Die Angaben der Profilkilometer sind auf die Position der 

westlichsten Station, Station 321, bezogen. Das Modell basiert auf den 

Aufzeichnungen von 10 Registrierstationen. Es wurde mit den gleichen 

Schichtgeschwindigkeiten wie Profil 90300 erstellt. Die Modellierung des 

Jameson Land Beckens geht wiederum auf die Arbeit von Fechner (1994) 

zurÃ¼ck 
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Die Geschwindigkeitsverteilung in der Kruste ist der von Profil 90300 sehr 

Ã¤hnlich Wieder fallen hohe oberflÃ¤chennah Geschwindigkeiten im 

westlichen kaledonischen Modellbereich auf. Der Geschwindigkeitsbereich 

von 5.5 bis 6.8 kmls wurde mit drei Schichten modelliert, die wieder zur 

Erzeugung eines nach unten abnehmenden Geschwindigkeitsgradienten 
eingefÃ¼hr wurden und nicht als getrennte lithologische Einheiten zu 

interpretieren sind. 

Ab 85 km setzt das Jameson Land Sedimentbecken ein. Seine MÃ¤chtigkei 

nimmt nach Osten hin stetig zu und erreicht am Modellende 8 km. Die 

Geschwindigkeiten der kristallinen Kruste unter dem Sedimentbecken 

erscheinen insgesamt etwas geringer als im Westen. Dieser Unterschied ist 

fÃ¼ Profil 90320 deutlicher in den Daten zu erkennen als bei Profil 90300. 

ReflexionseinsÃ¤tz in den Daten der Stationen 321 und 322 werden im 

Modell als GrenzflÃ¤ch zwischen Schichten mit 6.8 und 7.0 kmls P- 

Wellengeschwindigkeit modelliert. Wie bei Profil 90300 fÃ¤ll eine starke 

MÃ¤chtigkeitszunahm der Kruste von Ost nach West auf. FÃ¼ Profil 90320 sind 

maximale MÃ¤chtigkeite von 41 km belegt. Im Osten dÃ¼nn die Kruste bis auf 

belegte 20 km MÃ¤chtigkei aus. 

In den Aufzeichnungen der PCM-Stationen 321 und 322 sind, wie bei Profil 

90300, Anzeichen fÃ¼ eine komplexere Reflektorstruktur im Bereich der 

Kruste-Mantelgrenze zu erkennen (siehe Anhang). FÃ¼ Station 321 deutet 
eine "Verzweigung" der PmP auf starke Topographie der Moho (siehe 

Raytracing im Anhang) hin. Die Daten der Station 322 liefern in Analogie zu 

Profil 90300 einen deutlichen Hinweis auf einen zusÃ¤tzliche Reflektor im 

Bereich der Kruste-Mantelgrenze, im Modell wiedergegeben durch eine 

Hochgeschwindigkeitsschicht von 7.3 kmls P-Wellengeschwindigkeit. 

Abbildung 6.7 zeigt das Raytracing fÃ¼ Station 335. Die gemessenen EinsÃ¤tz 

kÃ¶nne mit dem Modell gut erklÃ¤r werden. Die Abweichungen der meisten 

berechneten Laufzeiten betragen weniger als 150 ms. Die Anpassung der fÃ¼ 

die PCM-Stationen berechneten Laufzeiten ist ebenso gut (siehe Anhang). 

Die EinsÃ¤tz fÃ¼ die Stationen 326, 328, 329 und 333 weichen zum Teil 

stÃ¤rke ab. Die berechneten EinsÃ¤tz kommen in diesen Bereichen durchweg 

zu frÃ¼ (bis zu 400 ms). Diese Diskrepanz wird darauf zurÃ¼ckgefÃ¼hr daÂ bei 
der Bestimmung der Einsatzzeiten an diesen Stationen aufgrund der 

schwachen DatenqualitÃ¤ nicht die ersten Phasen erkannt werden konnten, 
sondern nur die groÃŸe Amplituden der spÃ¤tere Phasen. 
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Bei Signalhauptfrequenzen zwischen 5 und 10 Hz sind so Abweichungen von 

mehreren hundert Millisekunden durchaus zu erklÃ¤ren 

Abb. 6.7 : Raytracing des Geschwindigkeitsmodells fÃ¼ Station 335 

(Profil A W190320) 

W - PROFILE AWI90320 
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Ein weiterer Faktor ist die Asymmetrie der Krustenstruktur unter dem Profil. 

WÃ¤hren die diversen seismischen Phasen, die an den westlichen Stationen 

aufgeze ichnet  wurden, durch deutl iche Unterschiede i n  

Scheingeschwindigkeit und Ankunftszeit relativ klar zu identifizieren sind, 

treffen sie bei den Ã¶stliche Stationen zeitlich nur geringfÃ¼gi getrennt ein 

und haben sehr Ã¤hnlich Scheingeschwindigkeiten. Dieser Effekt der 

Krustenstruktur ist bei den Ã¶stliche Stationen aller Profile zu beobachten und 

wird durch das Raytracing der Modelle bestÃ¤tig (siehe Anhang). 
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6.4 Das Profil 90340 

Dieses Profil beginnt im Westen vor Danmark 0 und verlÃ¤uf an Kap 

Stevenson vorbei durch den Sundeingang bis vor Kap Brewster im Osten 
(Abb. 6.1). Der maximale Quelle-EmpfÃ¤nger-Abstan betrug 236 km. FÃ¼ die 

Erstellung eines Modells konnten fÃ¼ dieses Profil nur die Aufzeichnungen der 

Stationen 341 bis 344 im Westen genutzt werden, da die Stationen auf 

Jameson Land nicht in der Profilebene standen und ihre Registrierungen mit 

dem zweidimensionalen Raytracing nicht zu modellieren sind. 

Abbildung 6.8 zeigt die Registrierung der Station 344 als Datenbeispiel. Sie 

befand sich auf Danmark 0 (70.45ON, 26.24OW). Zwischen 8 und 11 0 km kann 
die Phase Pg als Ersteinsatz deutlich identifiziert werden. Sie zeigt die 

gleichen hohen Scheingeschwindigkeiten wie die Pg-Phasen, die an den 

Ã¼brige westlichen Stationen aufgezeichnet wurden. Von 126 km bis 134 km 
erscheint die Phase Pn mit einer Scheingeschwindigkeit von 8 kmls als 

Ersteinsatz. Da diese Phase bei den weiter westlich gelegenen Profilen nicht 

so frÃ¼ zu beobachten ist, ist das ein weiterer Hinweis auf die Abnahme der 

KrustenmÃ¤chtigkei nach Osten hin. Hinter dem Ersteinsatz kÃ¶nne bis 146 

km refraktierte EinsÃ¤tz aus der mittleren und unteren Kruste korreliert 

werden. Im Entfernungsbereich zwischen 60 und 112 km ist die Hyperbel der 

reflektierten Phase PmP von der Kruste-Mantelgrenze klar zu erkennen. Im 
Entfernungsbereich zwischen 130 und 140 km scheinen nach Pn und Pg 

Phase weitere, spÃ¤ter EinsÃ¤tz mit geringerer Scheingeschwindigkeit 

erkennbar zu sein. Diese kÃ¶nnte mit der Ãœbergangsstruktu im Bereich der 

Ã¶stliche Begrenzung des Jameson Land Beckens unter dem Hurry Inlet 

zusammenhÃ¤ngen Station 344 ist allerdings die einzige Station, deren 

Aufzeichnungen Hinweise auf eine solche weitere Phase enthalten. Auf eine 

sehr spekulative Modellierung einer solchen lokalen Struktur im Ã¶stliche 

Randbereich des Profils wurde daher verzichtet. 

Die Aufzeichnung der Station 344 zeigt sehr deutlich ausgeprÃ¤gt S-EinsÃ¤tz 

(Sg, SmS), deren Auswertung in Kapitel 6.7 dargestellt ist. 

Das Modell, welches fÃ¼ Profil 90340 entwickelt wurde, ist in Abbildung 6.9 zu 

sehen. Datengrundlage fÃ¼ die Modellierung waren die Aufzeichnungen von 

drei der vier PCM-Stationen, da die Registrierung von Station 343 keine 

korrelierbaren EinsÃ¤tz erkennen lieÃŸ 
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Die Profilkilometer im Modell sind auf die Position der Station 341 bezogen. 

Das Modell zeigt die gleichen dominierenden Charakteristika wie die Modelle 

der Profi le 90300 und 90320. Es wurden auch die gleichen 

Schichtgeschwindigkeiten verwendet. 

Line AWI 90340 

Abb. 6.9 : Das Gesch windigkeitsmodell fÃ¼ Kompressionswellen des Profils 

A W190340 

Die maximal belegte KrustenmÃ¤chtigkei im Westen betrÃ¤g 41 km. Sie nimmt 

nach Osten hin auf 20 km ab. Eindeutige Reflexionseinsatze des 6.8 kmls - 

7.0 kmls - Reflektors im mittleren Krustenbereich konnten an keiner Station 

sicher bestimmt werden. Dies ist zum einen auf die geringere DatenqualitÃ¤ 

zurÃ¼ckzufÃ¼hre zum anderen darauf, daÂ die 7.0-Schicht im Osten stark 

ausdÃ¼nnt und so ReflexionseinsÃ¤tz leichter von der PmP maskiert werden 

kÃ¶nnen 

Grundlage fÃ¼ die Modellierung der Hochgeschwindigkeitsschicht (7.3 kmls) 

im Ãœbergangsbereic Kruste - Mantel waren die Aufzeichnungen der 

Stationen 341 und 342, die wieder ein AuffÃ¤cher der PmP EinsÃ¤tz zeigten 

(siehe Anhang). 
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Abb.6.10 : Rayfracing des Geschwindigkeifsmodells fÃ¼ Station 344 

Das Raytracing (Abbildung 6.10) lÃ¤Ã eine sehr gute AnnÃ¤herun der 

gemessenen Laufzeiten der Station 344 mit dem gezeigten Modell erkennen. 

Die Abweichungen der Laufzeiten liegen allgemein unter 150 ms. Dies gilt 

ebenso fÃ¼ die Aufzeichnungen der beiden anderen PCM-Stationen. 

6.5 Das Profil 90360 

Profil AW190360 verlief sÃ¼dwest-nordÃ¶stli entlang des Rmdefjords. Der 

maximale Quelle-EmpfÃ¤ngerabstan betrug 60 km (siehe Abbildung 6.1). FÃ¼ 
die Erstellung eines Geschwindigkeitsmodells dieses Profils wurden nur die 

Aufzeichnungen der Stationen 361 und 365 genutzt, da die Ã¼brige 

Registrierpositionen nicht in der Profilebene lagen. Abbildung 6.1 1 zeigt als 

Datenbeispiel die Registrierung der Station 361 auf GAseland (70.47ON, 
28.3OoW). 
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Aufgrund der geringen ProfillÃ¤ng und der hohen KrustenmÃ¤chtigkei im 

Westen der Scoresby Sund Region konnte nur wenig Information aus den 

tieferen Krustenbereichen gewonnen werden. Man kann auf der seismischen 
Sektion die Pg- und Sg- EinsÃ¤tz deutlich bis ans Profilende korrelieren. Die 

Pg bestÃ¤tig mit ihren schon zu Beginn hohen Scheingeschwindigkeiten die 

Befunde der bereits beschriebenen Profile im Westteil der Region. Im 

Offsetbereich zwischen 38 und 44 km ist eine schwache PmP-Phase 

korrelierbar. Sie liefert fÃ¼ dieses Profil die einzigen Informationen Ã¼be tiefere 
Krustenbereiche. Die Aufzeichnungen der Station 365 lassen nur den Pg- 

Einsatz bis 60 km Entfernung erkennen. 

.- 

Abb.6.11 : Seismogramm-Montage der Station 361, Profil A W1 90360 

nach Stapelung (200m-Bins) und BandpaÃŸfilterun (3- 17 Hz) 
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Line AWI 90360 

Abb. 6.12 : Das Geschwindigkeitsmodell fÃ¼ Kompressionswellen des Profils 

A W190360 

Das Geschwindigkeitsmodell fÃ¼ Profil 90360 ist in Abbildung 6.12 zu sehen. 

Es kann als BestÃ¤tigun der Modelle der bisher beschriebenen Profile 

betrachtet werden. Da die ErsteinsÃ¤tz nur Information Å¸be die oberen 

Kilometer der Kruste liefern, wurden die tieferen Krustenbereiche mit einer 

Geschwindigkeitsverteilung analog zu den Ã¼brige Profilen modelliert. 

Das Raytracing fÃ¼ die Station 361 ist in Abbildung 6.13 dargestellt. Der 

Reflexionseinsatz von der Kruste- Mantel-Grenze konnte nur Å¸be einen 

kurzen Bereich des Profils korreliert werden. In diesem Bereich liefern die 

gemessenen EinsÃ¤tz den Hinweis auf eine KrustenmÃ¤chtigkei von etwa 47 

km. Neigungseffekte sind innerhalb des kurzen HyperbelstÃ¼ck nicht zu 

beobachten. Die Abweichung der berechneten Laufzeiten ist im gesamten 

Profilbereich geringer als 150 ms. 
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Abb. 6.13 : ÃŸaytracin des Gesch windigkeitsmodells fÃ¼ Station 36 1 

6.6 Das Profil 90380 

In Abbildung 6.1 sind der Verlauf dieses Profils und die Positionen der 

Registrierapparaturen zu sehen. Es verlief nordwestlich-sÃ¼dÃ¶stli entlang 

des Nordvestfjords bis an die KÃ¼st von Jameson Land. Insgesamt 9 

Stationen zeichneten die seismischen Signale auf. Der maximale Quelle- 

EmpfÃ¤ngerabstan betrug 220 km. 

Die QualitÃ¤ der Aufzeichnungen dieses Profils ist insgesamt geringer als bei 

den sÃ¼dliche Profilen. Die DatenqualitÃ¤ der einzelnen Registrierstationen ist 

dabei sehr unterschiedlich. Da sich keine klare rÃ¤umlich Zuordnung der 

guten und schlechteren Registrierergebnisse feststellen lieÃ (wie etwa bei 

Profil 90300) und auch eine Analyse der Aufzeichnungen mit geringerer 

QualitÃ¤ keine Hinweise auf spezielle StÃ¶rsignal lieferte, wird das 

QualitÃ¤tsgefÃ¤l der Daten auf die unterschiedlichen Ankopplungs- 

bedingungen an den einzelnen Stationen zurÃ¼ckgefÃ¼hr 
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FÃ¼ die Entwicklung eines Untergrundmodells wurden die Aufzeichnungen 

von sieben Stationen (381, 382, 383, 386, 387, 388 und 389) verwendet. Die 

Daten der Ã¼brige Stationen lassen keine verwertbaren EinsÃ¤tz in grÃ¶ÃŸer 

Entfernungsbereichen erkennen. Als Datenbeispiel ist die Registrierung der 

Station 382 (71.6!j0N, 27.21Â°W abgebildet (Abbildung 6.14). 
Im Entfernungsbereich zwischen 4 und 98 km bildet die Phase Pg den 

Ersteinsatz. Bei dieser Phase sind sehr starke Undulationen zu erkennen. 

Diese werden auf die starke Topographie des Fjordbodens zurÃ¼ckgefÃ¼hr 

welche innerhalb kurzer Bereiche zwischen Werten von wenigen hundert und 

Werten von Ã¼be tausend Metern schwankt, und so Undulationen von 

mehreren hundert Millisekunden erzeugt. KleinrÃ¤umig laterale Geschwindig- 

keitsinhomogenitÃ¤te kÃ¶nne zwar nicht ausgeschlossen werden, ihre 

Modellierung ist jedoch anhand der Information aus dem Weitwinkelbereich 
nicht mÃ¶glich Die hohen mittleren Scheingeschwindigkeiten der Pg zeigen 

jedoch, daÂ auch der Nordvestfjord keine nennenswerte Sedimentbedeckung 

aufweisen kann und im Mittel eine Ã¤hnlich Geschwindigkeitsverteilung in 

den oberen Krustenbereichen vorliegt wie im Gebiet der sÃ¼dliche Profile. 

Eine sehr krÃ¤ftig Phase aus dem mittleren Krustenbereich kann zwischen 

104 und 126 km korreliert werden. Sie hat eine Scheingeschwindigkeit von 

7.1 kmls und wird als Mischphase aus Reflexion und Refraktion von einer 

Schichtgrenze 6.8 - 7.0 km/s in mittlerer Krustentiefe interpretiert. 

Ab 64 km Entfernung erkennt man einen Reflexionseinsatz von der Kruste- 
Mantelgrenze (PmP), der sich bis ans Profilende verfolgen lÃ¤ÃŸ Ab 110 km fÃ¤ll 

ein weiterer Laufzeitast auf, der eine extrem hohe mittlere 

Scheingeschwindigkeit von 12 km/s hat und zu sehr spÃ¤te Zeiten auftritt. 

Diese beiden Faktoren sprechen fÃ¼ die These, daÂ es sich um reflektierte 

EinsÃ¤tz aus einem Bereich der Kruste-Mantelgrenze mit extremer 

Topographie und hohen Neigungen handelt. 

Neben den EinsÃ¤tze der P-Wellen sind auch in dieser Sektion starke S- 

EinsÃ¤tz zu erkennen, deren Amplituden teilweise sogar die der P-Phasen 

Ãœbertreffen Im stationsnahen Bereich treten EinsÃ¤tz der Wasserwelle auf. 

Die Undulationen aller Phasen lassen ab etwa 100 km Offset nach. Das ist 

darauf zurÃ¼ckzufÃ¼hre daÂ das Profil in diesem Bereich den Nordvestfjord 

verlÃ¤Ã und in den Hall Bredning eintritt, der wesentlich geringere 

Meeresbodentopographie aufweist. 
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Die Modellierung des steilstehenden Mohoabschnitts beruht im wesentlichen 

auf der Information der Stationen 382, 383 und 387. Das Raytracing der 

Daten von Station 382 ist in Abbildung 6.16 dargestellt. Durch die groÃŸ 

Neigung des Reflektors wird der spÃ¤t Reflexionseinsatz mit extrem hoher 

Scheingeschwindigkeit hervorragend angenÃ¤hert Auch die Ã¼brige Phasen 

dieser Registrierung werden durch das Modell sehr gut wiedergegeben. 

Die Anpassung der Daten der Ã¼brige Stationen mit dem Modell ist Ã¤hnlic 

gut. GrÃ¶ÃŸe Abweichungen bei Station 389 sind auf die geringe 

DatenqualitÃ¤ zurÃ¼ckzufÃ¼hre aufgrund derer fÃ¼ groÃŸ SchuÃŸentfernunge 

offensichtlich nicht der Ersteinsatz, sondern spÃ¤ter groÃŸ Amplituden des 
Signals korreliert wurden. 

NW PROFILE AKI30380 
DISTANCE in km SE 

0 20 4 0  60  B0 100 1 2 0  1 4 0  160 1 8 0  200 220 

10.0 

9 . 0  

9 . 0  

7 . 0  

6 . 0  

5 . 0  

4 . 0  

3 . 0  

2 . 0  

1 . o  

5 0  

60 
. - 

60 

Abb.6.16 : ÃŸaytracin des Geschwindigkeitsmodells fÃ¼ Station 382 
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6.7 Das Profil 90400 

Dieses Profil verlief in Nord-SÃ¼drichtun im Ãœbergangsbereic von Jameson 

Land zum kaledonischen Liverpool Land entlang des Hurry Inlet bis vor die 

KÃ¼st des Geikie Plateaus (Abbildung 6.1). Der maximale Quelle- 

EmpfÃ¤ngerabstan betrug 88 km. 

Aufgrund von Problemen mit einem Aufzeichnungsmedium (fehlerhafte 

Exabyte-Cassette) gingen die Daten der Station 403 verloren. Die 

Registrierungen der Ã¼brige Stationen liefern aufgrund der geringen 

ProfillÃ¤ng und einer allgemein schwachen DatenqualitÃ¤ hauptsÃ¤chlic 

Informationen Ã¼be die oberen Krustenbereiche. 

Line: AW190400 DISTRNCE [ K M ]  

Station: 4 0 2  

D I S T R N C E  [ K M ]  s 
Abb.6.17 : Seismogramm-Montage der Station 402, Profil A W1 90400 

nach Stapelung (200m-Bins) und BandpaÃŸfilterun (3- 17 Hz) 
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In einzelnen Entfernungsbereichen konnten jedoch auch Steilwinkel- 

reflexionen von der Kruste-Mantelgrenze registriert werden. In Abbildung 6.1 7 

ist die Aufzeichnung der Station 402 an der SÃ¼dkÃ¼s Jameson Lands 

(70.44ON, 22.65OW) als Beispiel zu sehen. 
Der Ersteinsatz der Pg kann in beide Richtungen bis an das Profilende 

verfolgt werden. Die hohen Scheingeschwindigkeiten dieser Phase zeigen, 

daÂ sich dieses Profil Ã¼be kristalliner Kruste des Liverpool Lands erstreckt. 

Auch bei Station 402 treten keine Scheingeschwindigkeiten auf, die auf 

Sedimente hindeuten. 

In nÃ¶rdliche Profilrichtung kann eine Steilwinkelreflexion von der Kruste- 

Mantelgrenze im Offsetbereich von 12 bis 26 Kilometern korreliert werden (die 

EinsÃ¤tz dieser Phase im sÃ¼dliche Profilbereich (siehe Abb.6.19) konnten 

der Aufzeichnung eines anderen Kanals entnommen werden). Eine 

schwache Sg- Phase ist ebenfalls zu erkennen. 

Das Geschwindigkeitsmodell fÃ¼ Profil 90400 ist in Abbildung 6.18 zu sehen. 

Die Profilkilometer beziehen sich auf Station 401. 

Line AWI 90400 

N X [ k m l  

Abb. 6.78 : Das Geschwindigkeitsmodell fÃ¼ Kompressionswellen des Profils 

A W1 90400 
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Die Kruste im Bereich dieses Profils zeichnet sich durch hohe 

Geschwindigkeiten in den oberen Kilometern aus. Eine nennenswerte 

Sedimentbedeckung des Hurry Inlets kann ausgeschlossen werden. Da die 

Geschwindigkeitsinformation dieses kurzen Profils nur den oberen 

Krustenbereich erfaÃŸt wurden die Geschwindigkeitsverteilung in grÃ¶ÃŸer 

Tiefe analog zu den anderen Modellen gewÃ¤hlt Die PmP- Phasen, die im 

Steilwinkelbereich aufgezeichnet werden konnten, zeigen, daÂ die Kruste 

eine MÃ¤chtigkei um 26 km hat. Es gibt in den Daten keine Hinweise auf eine 

Neigung der Moho in Nord-SÃ¼d-Richtung 

Abbildung 6.19 zeigt das Raytracing der Station 402. Die beobachteten 

Phasen werden durch das Modell hervorragend wiedergegeben. Die 

Abweichungen betragen im Nordteil des Profils weniger als 150 ms. Die 

Abweichung der berechneten PmP-Phase im SÃ¼dtei ist dadurch zu erklÃ¤ren 

daÂ hier aufgrund der schwachen Amplituden der EinsÃ¤tz nicht die erste 

Phase erkannt wurde. 

i n  20 30 4 0 50 6 0 7 0 60 ein 

Abb.6,19 : ÃŸaytracin des Geschwindigkeitsmodells fÃ¼ Station 402 
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6.8 Scherwellenregistrierungen 

Neben den Kompressionswellen wurden bei den seismischen 

Weitwinkelmessungen auch ScherwelleneinsÃ¤tz in teilweise guter QualitÃ¤ 

aufgezeichnet (siehe Kapitel 6.2 bis 6.7). Die Scherwellen entstehen bei 

einem Luftpulsersignal durch Konversion des reinen P-Pulses am 

Meeresboden. In den Registrierungen mit guten Scherwelleneinsatzen 

wurden diese zusÃ¤tzlic zur Analyse der Kompressionswellen bestimmt und 

in die Modellierung einbezogen. Die Auswertung der Scherwelleninformation 

hatte zwei Ziele. Erstens bietet die Modellierung der S-EinsÃ¤tz eine 

zusÃ¤tzliche von den P-EinsÃ¤tze unabhÃ¤ngig MÃ¶glichkei zur ÃœberprÃ¼fu 

der Modellstrukturen. Falsche Laufzeitenbestimmungen der P-EinsÃ¤tz oder 

fehlerhafte Zuordnung der identifizierten Phasen kÃ¶nne so erkannt und 

korrigiert werden. 

Zweitens kann durch die kombinierte Modellierung das Geschwindigkeits- 

verhaltnis von P- zu S-Wellen bestimmt werden. Ãœbe dieses VerhÃ¤ltni lÃ¤Ã 

sich die Poissonzahl, ein weiterer gesteinsphysikalischer Parameter ableiten. 

Damit wird eine zusÃ¤tzlich Randbedingung fÃ¼ die Lithologie bestimmt, die 
dem seismischen Geschwindigkeitsmodell zugrunde liegt. 

Die Poissonzahl ist fÃ¼ einen zylindrischen KÃ¶rpe definiert, auf den in 

Richtung der Zylinderachse eine Zugspannung ausgeÃ¼b wird. Sie entspricht 

dabei dem VerhÃ¤ltni der relativen DurchmesserÃ¤nderun des Zylinders zu 

seiner relativen LÃ¤ngenÃ¤nderun 

mit: a = Poissonzahl 

Ad = Ã„nderun des Zylinderdurchmessers 

d = Zylinderdurchmesser 

AI = LÃ¤ngenÃ¤nderu 

I = ZylinderlÃ¤ng 
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Die Poissonzahl liegt bei den meisten Gesteinen zwischen 0.2 und 0.3 

(Kearey, 1993). Mit den seismischen Geschwindigkeiten steht die 

Poissonzahl in folgender Beziehung: 

Es wurde versucht, die beobachteten S-Phasen mit der gleichen 

Modellgeometrie wie die P-EinsÃ¤tz zu modellieren und nur durch Variation 

der S-Wellengeschwindigkeit eine hinreichend gute Anpassung zu erzielen. 

Die Genauigkeit der Bestimmung der seismischen Geschwindigkeiten durch 

die Modellierung kann nicht einheitlich fÃ¼ alle Modellbereiche quantifiziert 

werden. FÃ¼ die gut Ã¼berdeckte Regionen wird der Fehler auf 0.1 kmls 

geschÃ¤tzt Nach dem Fehlerfortpflanzungsgesetz ergibt sich damit fÃ¼ eine 

mittlere krustale Geschwindigkeit von 6.5 kmls eine obere Grenze fÃ¼ die 

Genauigkeit der Poissonzahl von 0.07. In Abbildung 6.20 sind Beispiele fÃ¼ S- 

Wellen Raytracing der Profile 90300 und 90380 gegeben. Die zugehÃ¶rige 

Sektionen und das Raytracing fÃ¼ die P-EinsÃ¤tz sind in Kapitel 6.2 bzw. 6.6 

zu sehen. Das VerhÃ¤ltni von P- zu S-Wellengeschwindigkeit von 1.73 (&) in 

allen Schichten liefert eine gute Anpassung der S-EinsÃ¤tze Dieses mittlere 

VerhÃ¤ltni erwies sich fÃ¼ alle modellierten S-Phasen als gute NÃ¤herung Das 

S-Wellen-Raytracing der Ã¼brige verwendeten Stationen aller Profile ist im 

Anhang enthalten. Aus dem ermittelten GeschwidigkeitsverhÃ¤ltni ergibt sich 

eine Poissonzahl von 0.25 Â 0.07. Es konnten weder signifikante regionale 

Unterschiede oder Trends der Poissonzahl festgestellt werden, noch 

Abweichungen vom Durchschnitt fÃ¼ Laufwege durch eine bestimmte Schicht. 

Ein mittlerer Wert von 0.25 liefert bei der erzielten Genauigkeit der 

Geschwindigkeitsbestimmung keinen nennenswerten Beitrag zur nÃ¤here 

Eingrenzung der Lithologie der einzelnen Schichten. Die meisten aufgrund 

ihrer P-Wellengeschwindigkeit als Schichtmaterial in Frage kommenden 

Gesteine haben Poissonzahlen, die innerhalb des Fehlerbereichs um den 

ermittelten Wert herum liegen (siehe Gebrande,1982). Die gute und 

zwanglose Anpassung der beobachteten S-Phasen mit den fÃ¼ die P-EinsÃ¤tz 

entwickelten Modellen ist allerdings eine wichtige BestÃ¤tigun dieser Modelle 
und festigt somit deren Aussagen. 
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Abb. 6.20 : Scherwellenraytracing des Profils A W1 90300, Station 301 (oben) 

und A W1 90380, Station 382 (unten) 
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6.9 Synthetische Seismogramme 

Im Rahmen dieser Arbeit sollte versucht werden, neben der reinen 

Laufzeitenmodellierung auch die Information der seismischen Amplituden fÃ¼ 

die ÃœberprÃ¼fu der Geschwindigkeitsmodelle zu nutzen. Dazu wurde ein 
Progamm fÃ¼ die Berechnung synthetischer seismischer Amplituden auf dem 
CONVEX-Rechner des Alfred-Wegener-Instituts installiert. 
Dieses Programm wurde an der UniversitÃ¤ Karlsruhe entwickelt und 

berechnet die Amplituden seismischer Wellen in zweidimensionalen, 
isotropen, inhomogenen Modellen nach der Methode der finiten Differenzen 
(Korn, 1991). Die Finite-Differenzen-Methode ermittelt seismische Amplituden 

durch die numerische Losung der Bewegungsgleichung. Dazu wird das 
elastische Medium im Modellraum durch ein Netz von Gitterpunkten 
diskretisiert. Dies ermÃ¶glich es, die Bewegungsgleichung in eine 
Differenzengleichung umzuwandeln. Ein zu einem Startzeitpunkt bekanntes 

Wellenfeld kann dann durch ein rekursives Schema in diskreten Zeitschriften 
fortgesetzt werden. Ein wesentlicher Vorteil dieser Methode ist die 

MÃ¶glichkeit Amplituden auch fÃ¼ lateral inhomogene Modelle berechnen zu 

kÃ¶nnen 

Um die StabilitÃ¤ der numerischen LÃ¶sun zu gewÃ¤hrleisten mÃ¼sse die 

Diskretisierungsintervalle bestimmte Kriterien erfÃ¼llen Die rÃ¤umlich 

Diskretisierung muÃ fÃ¼ das verwendete Verfahren so gewÃ¤hl werden, daÂ 

die kleinste signifikant auftretende WellenlÃ¤ng mindestens das 10-fache des 

Diskretisierungsintervalls betrÃ¤g (Korn, 1991). Das Zeitintervall ergibt sich 

nach dem StabilitÃ¤tskriteriu (Korn, 1991): 

mit 
~t = Zeitintervall 

A X = rÃ¤umliche Diskretisierungsintetvall 
a = P-Wellengeschwindigkeit 

FÃ¼ die vorliegenden Modelle resultierte daraus bei einer Signalfrequenz von 
10 Hz ein rÃ¤umliche Intervall von 15 m bei einem Zeitschrift von 1 ms. 
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Bei ProfillÃ¤nge von 200 km und Modelltiefen bis 50 km fÃ¼hr das zu 

Geschwindigkeitsfeldern mit Ã¼be 44 Millionen Elementen, fÃ¼ die das 

seismische Wellenfeld in etwa 3000 Zeitschritten fortgesetzt werden muÃŸ 

Es zeigte sich, daÂ der CONVEX-Rechner des AWI nicht Ã¼be hinreichenden 

Speicherplatz und die nÃ¶tig RechnerkapazitÃ¤ verfÃ¼gt um dieses Programm 

sinnvoll fÃ¼ Modelle in der GrÃ¶ÃŸenordnu der refraktionsseismischen Profile 

einzusetzen. Insbesondere die Anforderungen des Programms an 

Speicherplatz erwiesen sich als limitierender Faktor. Daher wurde dazu 

Ã¼bergegangen die Modelle fÃ¼ die Finite-Differenzen-Methode am AWI zu 

erstellen und dann auf dem GroÃŸrechne der UniversitÃ¤ Karlsruhe die 

seismischen Amplituden berechnen zu lassen. 

Da fÃ¼ die Amplitudenberechnung "auÃŸe Haus" nur eine beschrÃ¤nkt 

Rechnerzeit zur VerfÃ¼gun stand, konnten nicht fÃ¼ alle Stationen 

synthetische Seismogramme erzeugt werden. Es wurden stattdessen zwei 

besonders gute Registrierungen beispielhaft herausgegriffen. Insbesondere 

sollten durch die Analyse der synthetischen Seismogramme die Ergebnisse 

der kinematischen Modellierung aus dem Bereich der Kruste-Mantelgrenze 

Ã¼berprÃ¼ werden. 

Neben der starken MÃ¤chtigkeitszunahm der Kruste sind die 

Hochgeschwindigkeitsschicht von 7.3 kmls P-Wellengeschwindigkeit, die fÃ¼ 

den ~ b e r g a n ~ s b e r e i c h  im SÃ¼dtei der Scoresby Sund Region modelliert 

wurde, sowie die groÃŸe Steigungen der Moho im Bereich des Profils 90380 

die wichtigsten Aussagen der kinematischen Modellierung. Die Betrachtung 

der synthetischen Seismogramme beschrÃ¤nk sich daher im wesentlichen auf 

diese Bereiche. 

Aus GrÃ¼nde der Rechenzeit wurden die kinematischen Modelle dadurch 

vereinfacht, daÂ die Wasserschicht herausgenommen wurde und das 
Sedimentbecken Jameson Lands statt durch drei nur durch zwei Schichten 

mit einer mittleren P-Wellengeschwindigkeit von 4.4 kmls und 5.5 kmls 

dargestellt wurde. Die Herausnahme der niedrigsten Geschwindigkeiten aus 

dem Modell  fÃ¼hr zu einer wesentlichen Beschleunigung des 

Rechenprozesses. 
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Eine VerfÃ¤lschun der berechneten Amplituden ist durch die ModellÃ¤nderun 

nicht zu erwarten, da die betrachteten Phasen aus dem unteren 

Krustenbereich stammen. 
Die maximalen resultierenden Laufzeitdifferenzen liegen in einer 

GrÃ¶ÃŸenordnu von mehreren hundert Millisekunden, kÃ¶nne aber in Kauf 
genommen werden, da die Laufzeiten selbst durch das Raytracing bestÃ¤tig 

sind. Ebenfalls aus GrÃ¼nde der Rechenzeit wurde ein Quellsignal mit einer 

relativ niedrigen Frequenz von 5 Hz fÃ¼ die Amplitudenberechnung gewÃ¤hlt 

Es wurden Sektionen synthetischer Amplituden fÃ¼ die beiden Stationen 301 

(Profil AW190300) und 382 (Profil AW190380) erzeugt. In der Abbildung 6.21 

sind die synthetischen Seismogramme fÃ¼ das Modell des Profils 90300, 

Station 301, dargestellt. Zum Vergleich ist eine ungestapelte und nicht 
dekonvolvierte Sektion dieser Station mit einer vergleichbaren 

(ausgedÃ¼nnten Spurdichte darunter gezeigt. Beide Darstellungen sind fÃ¼ die 

ganze Sektion einheitlich normiert dargestellt. Dadurch kÃ¶nne die 

Amplituden relativ zueinander verglichen und die Anpassung bewertet 
werden. 

Man erkennt in der synthetischen Sektion zunÃ¤chs den sehr krÃ¤ftige 

Ersteinsatz refraktierter Strahlen aus der Kruste bis an das Profilende. Dies 
steht im Gegensatz zur Messung, bei der ab ca 100 bis 11 0 km eine 
AbschwÃ¤chun dieser Phase zu beobachten ist. Die gemessene 

AbschwÃ¤chun wurde bereits als Folge von StÃ¶runge in der oberen und 

mittleren Kruste im Bereich des Beginns des Jameson Land 

Sedimentbeckens diskutiert. Solche StÃ¶runge kÃ¶nne mit den 

Weitwinkeldaten nicht modelliert werden und sind folglich nicht in den 

Modellen enthalten. Somit erklÃ¤r sich die Diskrepanz. Zwischen 100 und 11 0 

km setzt eine Reflexionsphase aus dem mittleren Krustenbereich ein. Dies 

paÃŸ gut zu den gemessenen Daten. Man erkennt ebenfalls unter- und 

Ã¼berkritisch Reflexionen von der Kruste-Mantelgrenze. In Analogie zu der 

Messung ist diese Phase zunÃ¤chs als einfache Hyperbel ausgebildet und 

fÃ¤cher ab etwa 120 km Offset deutlich auf. 
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Abb. 6.21 : Oben: Eine Sektion synthetischer Seismogramme fÃ¼ das 

vereinfachte Geschwindigkeitsmodell des Profils 90300, 

Station 301. Unten: Zum Vergleich die an der Station 301 

gemessenen Seismogramme 
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Gut zu erkennen ist eine ab dieser Entfernung einsetzende weitere Reflexion, 

die durch den Beginn der modellierten Hochgeschwindigkeitsschicht 

hervorgerufen wird. Dieses fuhrt bis an das Profilende zu einem Aufsplitten 

der aus den tiefsten Krustenbereichen reflektierten Energie in eine Vielzahl 

von ReflexionsbÃ¤nder und stimmt mit den beobachteten Daten gut Ã¼berein 

Klar zu erkennen sind zwei Phasen Ã¤hnliche Scheingeschwindigkeit und 

zunÃ¤chs vergleichbarer Amplitude. Ab Ca. 140 km weist die spÃ¤ter Phase 

hÃ¶her Amplituden auf, was ebenfalls in den gemessenen Daten zu 

beobachten ist. Es wird als BestÃ¤tigun der Modellierung der 

Hochgeschwindigkeitsschicht mit 7.3 kmls gewertet. AuÃŸerde zu erkennen 

ist das Einsetzen der refraktierten Phase von der Moho ab etwa 140 km. 

Diese Phase liegt bis ans Profilende im Laufzeitbereich hinter der Pg-Phase 

und maskiert teilweise die Reflexion von der Oberseite der  

Hochgeschwindigkeitsschicht. In den realen Daten wurde daher ab dieser 

Entfernung wohl eine Phase angerissen, die sich aus EinsÃ¤tze der 

Weitwinkelreflexion und der Refraktion von der Moho zusammensetzt. 

Das Amplitudenbeispiel fÃ¼ Station 382 ist in Abbildung 6.22 gegeben. Der 
Ersteinsatz der Pg erscheint im Bereich von ca. 30 km bis 70 km schwÃ¤che 

und dunnt dann ab 110 km aus. Dies ist in guter Ãœbereinstimmun mit den 

gemessenen Signalen. Ab einer kritischen Entfernung von ca. 100 km 

erscheint die reflektierte Phase der Grenzschicht zwischen 6.8 und 7.0 kmls 
als krÃ¤ftigste Einsatz. Sie ist deutlich stÃ¤rke als der Ersteinsatz der Pg, was 

hervorragend zu den gemessenen Daten paÃŸt Auch die Reflexion von der 

Kruste-Mantelgrenze ist gut zu erkennen. Die kritische Entfernung fÃ¼ die 

Mohoreflexion von etwa 95 km paÃŸ ebenfalls gut zu den gemessenen Daten 

und liefert damit eine wichtige BestÃ¤tigun der Modellgeschwindigkeiten der 

unteren Kruste. In hervorragender Analogie zu der Messung ist Energie, die 

von dem steilstehenden Abschnitt der Kruste-Mantelgrenze im Gebiet der 

ostgrÃ¶nlÃ¤ndisch HauptstÃ¶run reflektiert wurde, in den synthetischen 

Seismogrammen ab ca.  110 km als spÃ¤t Phase mit hoher 

Scheingeschwindigkeit zu erkennen (Pfeil). Die Amplitudenrechnung liefert 

damit eine deutliche BestÃ¤tigun der Modellierung der Moho-Topographie in 

diesem Bereich. 
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Abb. 6.22 : Oben: Eine Sektion synthetischer Seismogramme fÃ¼ das 

vereinfachte Geschwindigkeitsmodell des Profils 90380, 

Station 382. Unten: Zum Vergleich die an der Station 382 

gemessenen Seismogramme 
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6.10 Zusammenfassung 

Die Auswertung der seismischen Weitwinkelprofile entlang der langen 

westlichen Fjordarme der Scoresby Sund Region liefert ein Modell der 

Erdkruste, das in seinen wesentlichen Strukturen fÃ¼ alle Profile konsistent ist. 

Im Westen der Region stehen an der OberflÃ¤ch kristalline Gesteine mit einer 

P-Wellengeschwindigkeit um 5.5 kmls an. Dieses Material paÃŸ zur Karte der 

OberflÃ¤chengeologi der Region (siehe Abb.3.2) und ist den kaledonischen 

und prÃ¤kambrische Magmatiten und metamorphen Gesteinen der westlichen 

Gebiete zuzuordnen. Die tiefen Fjorde zeichnen sich ausnahmslos durch das 

Fehlen jeglicher nennenswerter Sedimentbedeckung aus. Die seismischen 

Geschwindigkeiten sind bis in Krustentiefen von etwa 12 km durch refraktierte 

EinsÃ¤tz belegt. In diesen oberen 12 Kilometern steigt die Geschwindigkeit 

der Kompressionswellen auf Werte um 6.6 kmls an. Die tieferen 

Krustenbereiche wurden in Analogie zu Messungen aus dem Bereich der 
skandinavischen Kaledoniden (Hirschleber, 1975) mit leichten vertikalen 

Geschwindigkeitsgradienten modelliert. Refraktierte EinsÃ¤tz von der Kruste- 

Mantelgrenze wurden nur an wenigen Stationen auf den letzten 

Profilkilometern aufgezeichnet. Sie deuten auf eine P-Wellengeschwindigkeit 

im oberen Mantel um 8.0 kmls hin. Weitere Informationen Ã¼be tiefere 

Krustenstrukturen liefern zunÃ¤chs EinsÃ¤tz von intrakrustalen Reflexionen. 

Sie sind in den Aufzeichnungen von Stationen aller westlichen Profile zu 

beobachten und werden als Reflexionen von einer GrenzflÃ¤ch zwischen P- 

Wellengeschwindigkeiten von 6.8 und 7.0 kmls in mittleren Krustentiefen um 

25 km modelliert. Von der Kruste-Mantelgrenze reflektierte EinsÃ¤tz belegen 

eine starke Zunahme der KrustenmÃ¤chtigkei von Ost nach West im Bereich 

aller westlichen Profile. Diese MÃ¤chtigkei nimmt von Werten zwischen 20 und 

25 km unter Jameson Land auf Werte zwischen 41 km im Nordwesten (Profil 

90380) und maximalen 48 km im SÃ¼dweste (Profil 90300) zu. Der Anstieg 

der Moho verlÃ¤uf im sÃ¼dliche Teil der Region eher gleichmÃ¤ÃŸi wÃ¤hren er 

sich im Norden im wesentlichen im Bereich der ostgrÃ¶nlÃ¤ndisch 

HauptstÃ¶run vollzieht und dort maximale Steigungen von 19' erreicht. 

Steilwinkelreflexionen in Aufzeichnungen des Profils 90400 deuten mit 

modellierten 25 km fÃ¼ den Reflektor KrusteIMantel auf eine erneute Zunahme 
der KrustenmÃ¤chtigkei unter Liverpool Land hin. 
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Das AusdÃ¼nne der Kruste geht mit dem Einsetzen des Jameson Land 

Sedimentbeckens einher. Dieses Becken erstreckt sich im Ã¶stliche 

Profilbereich. Die interne Geschwindigkeitsstruktur des Beckens wurde einer 

Arbeit von Fechner (1994) entnommen und in die Modelle integriert. Innerhalb 

der eingeschrÃ¤nkte Aussage der westlichen Profile im Bereich des Beckens 

wird diese Struktur mit P-Wellengeschwindigkeiten zwischen 3.5 und 5.5 kmls 
fÃ¼ die Sedimente bestÃ¤tigt 

Das komplexe Erscheinungsbild der an der Moho reflektierten Phase in 

Aufzeichnungen aller sÃ¼dliche Profile ist ein deutlicher Hinweis auf 

zusÃ¤tzlich Impedanzkontraste im ÃœbergangSbereic Kruste-Mantel. In 

Teilbereichen dieser Profile konnte eine Aufspaltung in zwei Phasen 

reflektierter Energie identifiziert werden. In den Geschwindigkeitsmodellen 

wurde diese Struktur durch die EinfÃ¼hrun einer Hochgeschwindigkeits- 

schicht mit 7.3 kmls P-Wellengeschwindigkeit im basalen Bereich der Kruste 

in der Ãœbergangszon von groÃŸe zu geringer KrustenmÃ¤chtigkei modelliert. 

Die Auswertung der am Meeresboden konvertierten S-Wellen, welche an den 

Landstationen aufgezeichnet wurden, bestÃ¤tig die Ergebnisse der P- 

Wellenmodellierung. Mit einem P- zu S-WellenverhÃ¤ltni von ^3 fÃ¼ alle 

Modellschichten, entsprechend einer Poissonzahl von 0.25, wurde eine gute 

Anpassung aller identifizierten S-Phasen erreicht. Innerhalb der erzielten 

Genauigkeit konnten keine signifikanten Variationen dieses Parameters 
innerhalb einzelner Profile beobachtet werden. 

Die Analyse synthetischer Seismogramme, die fÃ¼ zwei Stationen mit einer 

Finiten-Differenzen Methode berechnet wurden, zeigt fÃ¼ den betrachteten 

Bereich eine gute, teilweise hervorragende Ãœbereinstimmun mit den 

gemessenen Daten. Die kinematisch modellierten maximalen Steigungen der 

Kruste-Mantelgrenze von bis zu 19' im Norden der Region werden dadurch 

ebenso bestÃ¤tig wie die Modellierung der Hochgeschwindigkeitsschicht im 

SÃ¼den Die Amplitudenrechnung unterstÃ¼tz darÃ¼be hinaus die seismischen 

Geschwindigkeiten, die fÃ¼ die mittleren und unteren Krustenbereiche ohne 

direkte Information refraktierter Phasen kinematisch modelliert wurden. 
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7. Die Facherbeobachtungen aus dem Bereich des Hall 
Bredning 

WÃ¤hren der Expedition ARK-V1113 wurde ein Netz kombinierter reflexions- 

refraktionsseismischer Profile im Hall Bredning vermessen (siehe Abbildung 

7.1). 

KILOMETER 0 5 0  KILOMETER 

Abb. 7.1 : Die kombinierten reflexions-refraktionsseismischen Profile 

im Hall Bredning (Stationssymbole analog zu 

Abbildung 4.1) 
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Die Analyse der Inlineprofile dieser Messungen findet man bei Fechner 

(1994). Neben den Inlinebeobachtungen wurden bei der kontinuierlichen 
Registrierung wÃ¤hren des Experiments eine groÃŸ Anzahl von SchÃ¼sse 

auÃŸerhal der Profillinien aufgezeichnet (sogenannte FÃ¤cher 

beobachtungen). Die Auswertung dieser Daten sollte zusÃ¤tzlic zu den 

Inlinebeobachtungen Information Ã¼be die Struktur des Beckens liefern. FÃ¼ 

die Inversion dieser Daten, die mit einer dreidimensionalen Sender - 
EmpfÃ¤ngergeometri aufgezeichnet wurden, wurde ein Tomographie- 
verfahren eingesetzt. 

7.1 Seismische Tomographie 

Der Begriff Tomographie wurde ursprÃ¼nglic in der Medizin verwendet und 

bezeichnet hier Verfahren, die aus Linienintegralen zweidimensionale Bilder 

rekonstruieren. In der Geophysik werden mit Tomographie Inversions- 

methoden fÃ¼ die zwei- und dreidimensionale Abbildung der Untergrund- 

strukturen bezeichnet. FÃ¼ die Erzeugung dreidimensionaler tomographischer 

Bilder aus den FÃ¤cherbeobachtunge der kombinierten seismischen Profile 

im Hall Bredning wurde ein Verfahren von Hole (1992) eingesetzt. Dieses 

Programm nutzt fÃ¼ eine Inversion der seismischen Laufzeiten folgende 

Linearisierung des VerhÃ¤ltnisse zwischen der Laufzeit und der Slowness 

i . e .  die reziproke P-Wellengeschwindigkeit) im Untergrund (Hole, 1992), 

wobei die Laufzeit zunÃ¤chs als Linienintegral Ã¼be den Laufweg dargestellt 
wird: 

mit t = Laufzeit 

U (r) = Slowness als Funktion des dreidimensionalen Ortsvektors r 
I [u(r)] = Laufweg 

Da der Laufweg abhÃ¤ngi von der Slowness u(r) ist, ist die Beziehung 

zwischen t und u(r) nicht linear. 
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Betrachtet man kleine StÃ¶runge der Slowness um eine sogenannte 

Referenzslowness, lÃ¤Ã sich dieses VerhÃ¤ltni folgendermaÃŸe schreiben: 

mit u0(r) = Referenzslowness 
Â¤u(r = Slownesstorung 

Linearisiert wird das Problem dadurch, da8 der Laufweg fÃ¼ kleine StÃ¶runge 
durch den Laufweg im ungestÃ¶rte Modell angenÃ¤her wird: 

Es folgt: 

mit 
8t = Laufzeitdifferenz zwischen ungestÃ¶rte und gestÃ¶rte 

Modell (= Laufzeitresiduum) 

Da der Laufweg durch das Referenzmodell und die zugehÃ¶rig Laufzeit 

berechnet werden kÃ¶nnen kann Gleichung (3) fÃ¼ die Inversion verwendet 
werden. Weil das gezeigte Verfahren die Ã„nderunge des Laufweges durch 

die SlownesstÃ¶runge vernachlÃ¤ssigt sind Iterationen notwendig, um zu 

einem korrekten Endmodell zu kommen. Hole (1993) zeigt, daÂ dieses 

Verfahren konvergiert und zu stabilen LÃ¶sunge fÃ¼hrt Um den Algorithmus zu 

stabilisieren und um ein Endmodell zu erzeugen, welches nur Strukturen in 

GrÃ¶ÃŸenordnung enthÃ¤lt die durch seismische Srahlen hinreichend belegt 

sind, werden nach jeder Iteration dreidimensionale rÃ¤umlich Filter zur 

GlÃ¤ttun der Geschwindigkeitsstruktur angewendet. 
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FÃ¼ die VorwÃ¤rtsrechnun zur Bestimmung der Laufwege und Laufzeiten 

durch das Modell wird ein Finite-Differenzen-Verfahren von Vidale (1990) 

eingesetzt. Dieses Verfahren ermÃ¶glich die Berechnung refraktierter Strahlen 

durch ein diskretisiertes dreidimensionales Geschwindigkeitsmodell. Da die 

Berechnung von reflektierten Phasen nicht mÃ¶glic ist, konnten nur 

ErsteinsÃ¤tz der Aufzeichnungen aus dem Hall Bredning fÃ¼ die Inversion 

genutzt werden. An einer Erweiterung des Verfahrens fÃ¼ reflektierte EinsÃ¤tz 

wird zur Zeit gearbeitet (Hole, persÃ¶nlich Mitteilung), eine solche konnte 

aber nicht mehr fÃ¼ die Auswertung im Rahmen dieser Arbeit eingesetzt 

werden. 

7.2 Das tomographische B i ld  des zentralen Hall Bredning 

FÃ¼ die tomographische Inversion wurden die Laufzeiten aller 

identifizierbaren ErsteinsÃ¤tz der FÃ¤cherprofil AW190537 bis AW190558 an 

acht Registrierstationen bestimmt. Bei der Sichtung des Datenmaterials zeigte 

sich, daÂ die Aufzeichnungen aus dem Hall Bredning insgesamt eine 

geringere QualitÃ¤ aufwiesen, als die Daten der Profile in den langen Fjorden. 

HierfÃ¼ dÃ¼rft die Ursache hauptsÃ¤chlic im Unterschied der verwendeten 

seismischen Quelle liegen. Um mit einem mÃ¶glichs breitbandigen Signal ein 

hohes AuflÃ¶sungsvermÃ¶g der reflexionsseismischen Messungen zu 

erzielen wurde fÃ¼ die meisten Hall Bredning-Profile ein getuntes 

Airguncluster eingesetzt, welches fÃ¼ die Zwecke der Weitwinkelseismik 

weniger geeignet ist, als eine 321 - Kanone, die fÃ¼ die reinen 

Refraktionsprofile als seismische Quelle diente. Die Daten der einzelnen 

Stationen zeigten sowohl untereinander, als auch fÃ¼ verschiedene Profile 

zum Teil erhebliche QualitÃ¤tsunterschiede Bei der Bestimmung der 

Laufzeiten fÃ¼ die tomographische Inversion wurden nur Aufzeichnungen mit 

eindeutig bestimmbaren Signalen verwendet, um Artefakte in den Modellen 

aufgrund falscher Phasenidentifikation auszuschlieÃŸen Durch die hohe 

Profildichte innerhalb des Hall Bredning konnte mit diesen strengen Kriterien 

trotz der eingeschrÃ¤nkte DatenqualitÃ¤ eine sehr gute Ãœberdeckun des 

Modells erzielt werden. 
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Um den EinfluÃ der WassersÃ¤ul unter den SchuÃŸpunkte zu eliminieren, 

wurden die Laufzeiten fÃ¼ die tomographische Inversion statisch korrigiert. Es 

wurde die Laufzeit des senkrechten Laufwegs durch das Wasser abgezogen 

und die SchÃ¼ss somit auf den Meeresboden verlegt. D ie  

SchuÃŸpunktkoordinate fÃ¼ die VorwÃ¤rtsrechnun im Modell wurden analog 

gewÃ¤hlt Die Wassertiefe unter dem Schusspunkt wurde dafÃ¼ den 

Echolotaufzeichnungen des Schiffes entnommen. 

Die ModellgrÃ¶Ã fÃ¼ die tomographische Inversion der Laufzeiten aus dem 

Hall Bredning war 65 km * 165 km * 20 km. Aus GrÃ¼nde der Rechenzeit 

wurde als Diskretisierungsintervall 1 km gewÃ¤hlt FÃ¼ das Startmodell wurde 

eine einfache eindimensionale Geschwindigkeits-Tiefenfunktion gewÃ¤hlt Sie 

orientiert sich lediglich an den bekannten mittleren Geschwindigkeiten fÃ¼ die 

oberste Schicht und die untersten Krustenbereiche und interpoliert 

dazwischen linear (Abbildung 7.2). Inversionen mit verschiedenen 

komplexeren eindimensionalen Startmodellen erbrachten Ã¤hnlich 

Ergebnisse. Der geringe EinfluÃ der Variation des Startmodells auf das 

Ergebnis spricht fÃ¼ die ZuverlÃ¤ssigkei der Modellaussagen. 

Abb. 7.2 : Geschwindigkeits-Tiefenfunktion des Startmodells fÃ¼ die 

tomographische Inversion 
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FÃ¼ die rÃ¤umlich GlÃ¤ttun wurden 10 - 11 km in lateraler und 2 - 3 km in 

vertikaler Richtung als FiltergrÃ¶ÃŸ gewÃ¤hlt Es zeigte sich, daÂ das 

Tomographieverfahren relativ schnell konvergiert, so daÂ bereits nach 
wenigen Iterationen eine gute Anpassung der Laufzeiten erreicht wird. 

Laufzeitresiduen der PCM - Stationen 

Laufzeitresiduen der REFTEK-Stationen 

Sl. 501 1506 (Endmodell) 0 St. 501 1 506 (Slamodell) SI. 502 / 507 (Endmodell) 0 St. 502 1 507 (Starmodell) 1 
Abb. 7.3 : Vergleich der Residuen der 8 Stationen fÃ¼ das 

Startmodell und fÃ¼ das tomographische Endmodell 
(nach 10 Iterationen) 
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Dies steht im Einklang mit frÃ¼here Anwendungen des Programms (Hole, 

1993). Bereits nach 10 Iterationen war keine weitere signifikante Abnahme 

der Residuen mehr festzustellen. In Abbildung 7.3 ist der Vergleich zwischen 

den rms-Residuen (Root-Mean-Square-Residuum, i.e. das geometrische 

Mittel der Residuen fÃ¼ eine Station und ein Profil) der verschiedenen 

Stationen und Profile nach der ersten und nach der zehnten Iteration 

dargestellt. Die rms-Residuen, die fÃ¼ das einfache Startmodell bei typischen 

Werten zwischen 1.5 und 3.5 Sekunden liegen, sind nach 10 Iterationen auf 

einen mittleren Wert von etwa 100 ms abgesunken. Dies liegt in etwa im 

Bereich der zu erzielenden Genauigkeit der Bestimmung der Laufzeiten 

(siehe Kapitel 6). Einzelne hÃ¶her Werte von bis zu 300 ms wurden auch 

durch weiteres Iterieren nicht mehr signifikant reduziert. Es ist zu vermuten, 

daÂ fÃ¼ diese Sektionen wieder spÃ¤ter WellenzÃ¼g der direkten Welle als 

ErsteinsÃ¤tz angesprochen wurden. Das nach 10 Iterationen erzielte Modell 

wird daher als Endergebnis der tomographischen Inversion betrachtet. 

Fortgesetzte InversionslÃ¤uf (bis zu 30 Iterationen) lieferten Modelle, die sich 

in ihren groÃŸrÃ¤umig Strukturen nur unwesentlich von diesem Modell 

unterschieden. Es zeigten sich zwar teilweise zusÃ¤tzlich kleinrÃ¤umig 

Strukturen im Bereich weniger Kilometer, diese sind jedoch nicht durch eine 

Verbesserung der Anpassung der Laufzeiten durch die Daten zu belegen und 

werden daher nicht interpretiert. 

Die Ãœberdeckun der Zellen des Endmodells durch seismische Strahlen ist in 

Abbildung 7.4 dargestellt. Die beste Ãœberdeckun des Modells wurde im 

zentralen Hall Bredning im Tiefenbereich zwischen 2 und 8 Kilometern erzielt. 

Hier werden flÃ¤chenhaf hohe Ãœberdeckunge von groÃŸteil Ã¼be 50 Strahlen 

pro Zelle erreicht. Dies hÃ¤tt eine feinere Modellparametrisierung zugelassen. 

Eine solche war jedoch aus GrÃ¼nde der Rechenzeit fÃ¼ das Gesamtmodell 

nicht praktikabel, 

Ab 8 Kilometern nimmt die Ãœberdeckun in grÃ¶ÃŸer Tiefen rasch ab. Nur 

noch sehr wenige Strahlen erreichen in lokalen Gebieten Tiefen von Ã¼be 12 

Kilometern, so daÂ eine Interpretation der Modellgeschwindigkeiten hier nicht 

mehr mÃ¶glic ist. 
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0 - 1 km Tiefe 

'TFR KILOMETER 0 50 KILOME - 
2 -3 km Tiefe 4 - 5 km Tiefe 

0.1 km/s pro Farbstufe 

Abb. 7.5 a : Horizontalschnitte durch das Geschwindigkeitsmodell das aus der tomographischen Inversion 
resultiert: Dargestellt ist jede zweite Horizontalschicht zwischen 0 und 5 km Tiefe 



6 - 7 km Tiefe 8 - 9 km Tiefe 10 - 11 km Tiefe 

KILOMETER 

Abb. 7.5 b :  

0 50 KILOMETER 

P-Wellengeschwindigkeit - D 
3.0 kmls 0.1 km/s pro Farbstufe 8,O km/s 

Horizontalschnitte durch das Geschwindigkeitsmodell das aus der tomographischen Inversion 
resultiert: Dargestellt ist jede zweite Horizontalschicht zwischen 6 und 11 km Tiefe 
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In Abbildung 7.5 sind horizontale Schnitte durch das dreidimensionale 
Endmodell der tomographischen Inversion dargestellt. Die dargestellten 

Geschwindigkeiten sind aufgrund der GrÃ¶Ã der Modellzellen als mittlere 

Geschwindigkeiten im jeweils angegebenen Tiefenbereich aufzufassen. 

Dargestellt sind jeweils die gesamten Modellebenen. Der durch seismische 

Strahlen belegte Bereich kann anhand der Abbildung 7.4 Ã¼berprÃ¼ werden. 

In der Schicht von 0 bis 1 km Tiefe liegen im Ãœberdeckte Bereich mittlere 

seismische Geschwindigkeiten von 4.0 bis 4.9 kmls vor. Am nordwestlichen 

Rand der Ãœberdeckte Zone fÃ¤ll ein scharf begrenzter Bereich von 

Geschwindigkeiten uber 5 kmls auf. Die P-Wellengeschwindigkeiten 

erreichen hier bis zu 5.8 kmls. Diese Struktur kennzeichnet deutlich den Rand 

des Jameson Land Sedimentbeckens. Die Geschwindigkeiten uber 5 kmls 

treten dabei in der Ãœbergangszon Sediment - kaledonisches Kristallin auf. 

Dieser Ãœbergan ist vor den EingÃ¤nge zu den nÃ¶rdliche Fjorden klar zu 

beobachten und setzt sich nach SÃ¼de vor der KÃ¼st Milne Lands fort. Weiter 

sÃ¼dlic wurde der Ãœbergan nicht erfaÃŸt Dies deutet darauf hin, daÂ sich die 

mesozoischen Sedimente hier weiter in den Eingang des Gkefjordes hinein 

erstrecken. Im Bereich des Sedimentbeckens kann eine generelle Abnahme 

der Geschwindigkeit nach Osten hin festgestellt werden. Strukturen 

schwacher Geschwindigkeitskontraste, die Ã¼be diesen Trend hinaus zu 

erkennen sind, kÃ¶nne durch die an der OberflÃ¤ch noch lÃ¼ckenhaft 

Ãœberdeckun des Modells erzeugt worden sein und werden daher nicht 
interpretiert. 

Der Geschwindigkeitshorizont von 2 bis 3 km Tiefe zeigt bereits hÃ¶her 

Geschwindigkeiten. Im Bereich des Ãœbergang zu den Kaledoniden treten 

Geschwindigkeiten von uber 6 km/s auf. Unter weiten Bereichen des 

Sedimentbeckens liegen relativ hohe Geschwindigkeiten von 5.0 bis 5.7 kmls 

vor. Im SÃ¼de und SÃ¼doste des Hall Bredning nehmen diese wieder ab. 

Hier scheint die MÃ¤chtigkei der jÃ¼ngere Sedimente zuzunehmen. Bei etwa 

71' Nord fÃ¤ll vor der KÃ¼st Jameson Lands eine lokale ErhÃ¶hun der P- 
Wellengeschwindigkeit auf. Diese erscheint in allen Schichten bis 5 km Tiefe. 

Darunter ist dieser Bereich nicht mehr Ã¼berdeckt 
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In 4 bis 5 km Tiefe liegen im Ã¼berdeckte Gebiet fast ausschlieÃŸlic 

Geschwindigkeiten zwischen 5.0 und 6.8 kmls vor. Hohe Geschwindigkeiten 
von Ã¼be 5.5 kmls mÃ¼sse entweder sehr alten devonischen Sedimenten 

zugeordnet werden oder zeigen bereits den Ãœbergan von Sediment zu 

Grundgebirge in diesem Tiefenbereich an. Geschwindigkeiten von Ã¼be 6.0 

kmls kÃ¶nne dagegen mit groÃŸe Sicherheit dem Basement zugeordnet 

werden. Sie ziehen sich entlang des westlichen Beckenrandes und reichen 

bereits bis zu 20 Kilometer nach Osten in den Hall Bredning hinein. Lediglich 

im Ã¤uÃŸerst SÃ¼doste der Ã¼berdeckte Gebiete liegen niedrigere 

Sedimentgeschwindigkeiten um 4.8 kmls vor. Die bereits erwÃ¤hnt lokale 

Geschwindigkeitsanomalie bei 71' Nord tritt auch hier wieder deutlich mit 

Geschwindigkeiten von Ã¼be 6.0 kmls hervor. 

Im Tiefenbereich von 6 bis 7 km ist der GroÃŸtei des Ã¼berdeckte Gebietes mit 

Geschwindigkeiten von Ã¼be 6 kmls sicher dem kristallinen Grundgebirge 

zuzuordnen. Am Ã¶stliche Rand dieser Region, etwa in der Mitte des Hall 

Bredning sind auch niedrigere Geschwindigkeiten zwischen 5.5 und 6.0 kmls 

belegt und zeigen, daÂ hier das Sedimentbecken weiter in die Tiefe reicht. 

Neben der Zunahme der SedimentmÃ¤chtigkei nach Osten zeigen zwei 

Bereiche mit niedrigeren Geschwindigkeiten, die weit nach Westen 

hineinreichen, daÂ die tieferen Beckenstrukturen groÃŸ dreidimensionale 

VariabilitÃ¤ aufweisen mÃ¼ssen Zwei lokale Anomalien mit hÃ¶here 

Geschwindigkeiten im SÃ¼de und Osten der Region sind nicht durch Strahlen 

durch das Endmodells belegt und werden daher nicht interpretiert. 

In 8 bis 9 km Tiefe ist der gesamte Ã¼berdeckt Bereich durch Kristallin- 

geschwindigkeiten zwischen 6.2 kmls und 6.9 kmls gekennzeichnet. Die 

darÃ¼be hinausgehenden erkennbaren Geschwindigkeitsstrukturen kÃ¶nne 

auf die in dieser Tiefe bereits lÃ¼ckenhaft Ãœberdeckun des Gebiets 

zurÃ¼ckgefÃ¼h werden. Zwei lokal erkennbare Geschwindigkeitsmaxima von 

7.0 kmls sind im Endmodell nicht durch Strahlen belegt. 

Die Aussagekraft des Modells ist bei 10 km Tiefe durch die ausdÃ¼nnend 

Ãœberdeckun relativ gering. Man erkennt eine weitere Zunahme der P- 

Wellengeschwindigkeit des kristallinen Grundgebirges. FÃ¼ diese sind im 

Bereich der ostgrÃ¶nlÃ¤ndisch HauptstÃ¶run und in einem Gebiet des 

zentralen Hall Bredning in VerlÃ¤ngerun des Giisefjordes hohe maximale 

Werte von 7.0 kmls belegt. 
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Die durch die tomographische Inversion bestimmten mittleren P- 

Wellengeschwindigkeiten der Sedimentgesteine stimmen gut mit den Werten 

uberein, die aus der kinematischen Modellierung der Inlineprofile ermittelt 

wurden (Fechner, 1994). EinschrÃ¤nken muÃ hierzu gesagt werden, daÂ 

diese Zuordnung anhand einer Durchschnittsgeschwindigkeit Ã¼be einen 

Tiefenbereich von einem Kilometer problematisch ist, da keine scharfen 

Kontraste auftreten. DaÂ im Vergleich zur Arbeit von Fechner (1 994) keine 

oberflÃ¤chennahe Geschwindigkeiten unter 4.0 kmls vorliegen, ist mit der 

geringeren TiefenauflÃ¶sun von einem Kilometer zu erklÃ¤ren Die maximalen 

MÃ¤chtigkeite der Sedimente mit 3.5 kmls P-Wellengeschwindigkeit betragen 

im Ã¼berdeckte Gebiet 0.7 km. Als Durchschnittsgeschwindigkeit betrachtet, 

korreliert daher auch die oberste Schicht des Tomographiemodells. Auch die 

Position des Ãœbergang von Sedimentbecken zu Kaledoniden korrespondiert 

mit den Inlinebeobachtungen. Die Geschwindigkeiten fÃ¼ die oberen Bereiche 

des kristallinen Basements befinden sich in sehr guter Ãœbereinstimmun mit 

den Ergebnissen der Auswertung der westlichen refraktionsseismischen 

Profile der vorliegenden Arbeit. 

Die beschriebenen Ãœbereinstimmunge mit den Erkenntnissen unabhÃ¤ngige 

Untersuchungsmethoden ist eine wichtige BestÃ¤tigun des Inversions- 

ergebnisses. Ãœbe die bisherigen Modelle hinaus zeigt die dreidimensionale 

tomographische Inversion durch ihre bessere Erfassung lateraler 

GeschwindigkeitsÃ¤nderunge wichtige Einzelheiten der Beckenstruktur. An 

mindestens einer Stelle liegen lokale ErhÃ¶hunge der seismischen 

Geschwindigkeiten im zentralen Gebiet des Sedimentbeckens im 

Tiefenbereich zwischen 2 und 5 Kilometern vor. Dies ist ein deutlicher 

Hinweis auf magmatische Intrusionen in dieser Zone. Solche waren in 

frÃ¼here Untersuchungen im Gebiet des Hall Bredning nicht aufgelÃ¶s worden 
(Fechner, 1994). 

Im basalen Bereich des Beckens liefert die tomographische Inversion ein 

wesentlich differenzierteres Bild als alle frÃ¼here Modelle. Sie zeigt, daÂ die 

tiefe Struktur des Jameson Land Sedimentbeckens im Bereich Hall Brednings 

durch den bisher bekannten, mehr oder weniger reinen West-Ost-Trend der 

MÃ¤chtigkeitszunahm (Fechner, 1994) nur ungenÃ¼gen beschrieben ist. Es 

liegt vielmehr eine hohe dreidimensionale VariabilitÃ¤ der Untergrenze der 

Sedimente unter dem Hall Bredning vor. Diese Untergrenze weist Strukturen 

mit einer lateralen Ausdehnung von zehn bis zwanzig Kilometern auf. 
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8. Gravimetrie 

8.1 Die gravimetrischen Daten 

FÃ¼ die Kartierung der gravimetrischen Anomalien der Scoresby Sund Region 

standen vier unterschiedliche DatensÃ¤tz zur VerfÃ¼gung Der marine Bereich 

ist durch Messungen mit dem bordeigenen Gravimeter von FS "Polarstern", 

die standardmÃ¤ÃŸ wÃ¤hren der Expeditionen 1988 und 1990 durchgefÃ¼hr 

wurden, in hoher Dichte Ã¼berdeckt AuÃŸerde wurden die Schwere- 

messungen der Polarstern-Expedition von 1994 in den Datensatz integriert. 

ZusÃ¤tzlic zu diesen Daten konnten Schweremessungen des Kort- og 

Matrikelstyrelsen DÃ¤nemark genutzt werden, denen sowohl Messungen an 

Land als auch in gewissem Umfang marine Messungen zugrunde liegen. 

8.1 .I Die marinen Daten von FS "Polarstern" 

Auf FS "Polarstern" ist seit Juli 1988 ein Seegravimeter vom Typ KSS 31 

(Bodenseewerk GerÃ¤tetechni GmbH, 1985) fest installiert. Dieses GerÃ¤ 

besteht aus einem hochauflÃ¶sende Schweresensor, der auf einer 

kreiselstabilisierten Plattform gelagert ist, um Horizontalbeschleunigungen 

der Schiffsbewegung auszugleichen. Die MeÃŸwert des Gravimeters werden 

Ã¼be einen kapazitiven Abgriff kontinuierlich ausgelesen. 

Nach Korrektur fÃ¼ Kurs- und GeschwindigkeitsÃ¤nderunge und fÃ¼ die 

PlattformdÃ¤mpfun bei Seegang kÃ¶nne mit diesem GerÃ¤ MeÃŸgenauigkeite 

von 0 , l  mgal erzielt werden (eine eingehende Beschreibung des MeÃŸprinzip 

und der Funktion der Plattform findet man bei Meyer, in prep.). Die 

Schwerewerte werden alle 20 Sekunden ausgelesen und zusammen mit dem 

genauen Zeitpunkt der Messung in Gravimeter-Stundendateien auf einem 

bordeigenen VAX-Rechner gespeichert. 

AnschluÃŸmessungen 

Da das Schiffsgravimeter nur Relativmessungen der Erdschwere durchfÃ¼hrt 
ist eine AnschluÃŸmessun im Hafen notwendig, um die Relativwerte auf das 

internationale Schwerenetz (ISGN) zu beziehen. 
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Nur so ist der Vergleich zwischen Messungen verschiedener Expeditionen 

oder mit Daten aus anderen Quellen mÃ¶glich AuÃŸerde kann durch die 

AnschluÃŸmessunge die zeitliche Drift des Seegravimeters genau bestimmt 

und gegebenenfalls korrigiert werden. Die AnschluÃŸmessunge werden fÃ¼ 

'Polarstern1'- Expeditionen mit einem LaCoste & Romberg-Landgravimeter 

durchgefÃ¼hrt Dieses ist ebenfalls ein Relativinstrument mit einer inneren 

Genauigkeit von 0.01 mgal. FÃ¼ die AnschluÃŸmessun wird an der Pier neben 

dem Schiffsliegeplatz bei laufendem Seegravimeter eine Messung mit dem 

Landgravimeter durchgefÃ¼hrt Mit dem gleichen Instrument wird anschlieÃŸen 

an einem Absolutpunkt (i.e., an einem Ort mit genau bekanntem absoluten 

Schwerewert) eine weitere Relativmessung durchgefÃ¼hrt Durch die beiden 

MeÃŸwert des Landgravimeters und den zur Messung am Liegeplatz 

zeitgleichen Schiffsgravimeterwert ist der AnschluÃ an das internationale 

Schwerenetz gegeben. 

FÃ¼ die drei Polarstern-Expeditionen in den Scoresby Sund lagen 

AnschluÃŸmessunge in Straumsvik, Island (1988), in Bremerhaven (1990 und 

1994) und in Tromse (1 994) vor. In Straumsvik konnte als Absolutpunkt ein 

Punkt des ISGN genutzt werden (Weigel, 1988). In Tromse stand ebenfalls ein 

ISGN-Punkt zur VerfÃ¼gun (K. Rething, pers. Mitteilung). In Bremerhaven 

existiert im InstitutsgebÃ¤ud des AWI ein Absolutpunkt, dessen Schwerewert 

allerdings nur in internen Unterlagen festgehalten ist. Um diesen Wert zu 

verifizieren, wurde 1994 eine Schleifenmessung vorgenommen. Es wurden 

dafÃ¼ mit einem LaCoste & Romberg Landgravirneter innerhalb eines Tages 

Messungen am AWI-Absolutpunkt sowie an mehreren bekannten 

Absolutpunkten unter anderem in Hannover (Physikhochhaus) und 

Braunschweig (Physikalisch-Technische-Bundesanstalt) durchgefÃ¼hrt 

Es ergab sich daraus fÃ¼ den Absolutpunkt im AWI (GebÃ¤ud D, Raum 062) 
ein absoluter Schwerewert von 981356.545 mgal. 

Da in dieser Bestimmung der Gezeiteneffekt nicht berÃ¼cksichtig wird, ist der 
bisher dokumentierte Wert von 981356.72 +- 0.01 mgal durch die neue 

Messung im Rahmen der Messgenauigkeit bestÃ¤tigt 

Datenverarbeitung: 

Der Ablauf der Verarbeitung der Schweredaten nach AbschluÃ der 

Messungen ist in Abbildung 8.1 dargestellt 
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Kartierung der Anomalien 
(ZYCOR) 

Abb. 8.1 : Ablaufdiagramm der Datenverarbeitung fÃ¼ marine 

Sch weremessungen am A W1 

Nach dem Einlesen der DatenbÃ¤nde auf einem VAX-Rechner und dem 

Transfer der Daten auf eine Workstation (UNIX) werden die Gravimeter- 

Stundendateien zu Tagesdateien zusammengefaÃŸt FÃ¼ die VerknÃ¼pfun der 

MeÃŸwert mit ihrem geographischen Ort werden von der Schiffsnavigation 

Navigations-Tagesdateien geliefert. Diese VerknÃ¼pfun erfolgt Ã¼be den 

Zeitpunkt der Messung. Die relativen Schwerewerte der so erzeugten Dateien 

werden Ã¼be die HafenanschluÃŸmessunge in das ISGN integriert. 
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Nach diesem Schritt enthalten sie Absolutwerte fÃ¼ die weitere Verarbeitung 

und Anwendung der gravimetrischen Korrekturen. Um die Vergleichbarkeit 

der verschiedenen DatensÃ¤tz sicherzustellen, wurden die Parameter fÃ¼ die 

Korrekturen analog zu denen gewÃ¤hlt die fÃ¼ die dÃ¤nische Daten (siehe 

8.1.2) eingesetzt wurden. Die Formeln fÃ¼ die einzelnen Korrekturen sind im 

folgenden aufgefÃ¼hrt 

Breitenkorrektur (Forsberg, 1991): 

mit: ghk = Breitenkorrigierter Schwerewert 

gobs = Gemessener absoluter Schwerewert 

<I) = geographische Breite 

EÃ¶tvÃ¶s-Korrekt (Dehlinger, 1978); 

gf = ge = gbk + ( 7.5 V sin (4) cos (AzS) + 0.004 v2 ) 

mit: 

gf = Freiluftanomalie auf dem Niveau NN 
ge = EÃ¶tvos-korrigierte Schwerewert 

V = Schiffsgeschwindigkeit 
Azg = Schiffsazimuth 

4 = geographische Breite 

Bouguer-Korrektur auf das Niveau NN, fÃ¼ eine Untergrunddichte von 2.67 

gIcm3 (Forsberg, 1991): 

gb = gf + 0.119h 

mit: 

h = Wassertiefe unter dem Schiff 

gb = Bougueranomalie auf dem Niveau NN 
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8.1.2 Die Daten des Kort- og Matrikeltyrelsen, DÃ¤nemar 

Dieser Datensatz (im folgenden KMS-Datensatz genannt) enthÃ¤l sowohl 

marine Messungen als auch Schwerewerte an Land, die wÃ¤hren einer 

ganzen Reihe von Expeditionen 1986 bis 1988 unter FederfÃ¼hrun des Kort- 

og Matrikelstyrelsen (i.e. DÃ¤nische geodÃ¤tische Dienst) gemessen wurden 

(Forsberg, 1991). Der KMS-Datensatz liefert eine gute ErgÃ¤nzun der 

Schwereinformation aus den "Polarstern"-Expeditionen, insbesondere fÃ¼ den 

westlichen Bereich der Scoresby Sund Region, und ermÃ¶glich die Kartierung 

der Anomalien bis etwa 30Â West. Die Daten wurden vom Kort- og  

Matrikelstyrelsen in digitaler Form fÃ¼ die Kartierung bereitgestellt. 

8.2 Die Freiluft- und Bougueranomalie der Region 

Der Vergleich der DatensÃ¤tz der drei verschiedenen "Polarstern"- 

Expeditionen zeigte eine gute Ãœbereinstimmung Die Abweichungen von 

Freiluft- und Bougueranomalie an Kreuzungspunkten liegen in der 

GrÃ¶ÃŸenordnu zwischen 0 und 3 mgal. In Variation und Dynamik sind die 

DatensÃ¤tz identisch. Der KMS-Datensatz befindet sich mit den AWl-Daten 

auf einheitlichem Niveau. Um eine Dominanz der engabstÃ¤ndige marinen 

Messungen gegenÃ¼be den weniger dichten Landmessungen zu vermeiden, 

wurde fÃ¼ die marinen Daten nur alle 1 km ein Wert fÃ¼ die Berechnung eines 

Grids fÃ¼ Freiluft- und Bougueranomalie zugelassen. Abbildung 8.2 zeigt alle 

fÃ¼ die Kartierung verwendeten Datenpunkte. 

Abbildung 8.3 zeigt eine Isoliniendarstellung der Freiluftanomalie auf der 

Basis dieser Datenpunkte. Man erkennt den dominierenden EinfluÃ der 

OberflÃ¤chentopographie Der Bereich der tiefen Fjorde zeichnet sich durch 

eine negative Freiluftanomalie mit Werten bis um -200 mgal aus. Die 

angrenzenden Landgebiete weisen dagegen positive Werte mit Maxima um 

100 mgal auf. 
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KILOMETER 0 

Abb. 8.2 : Darstellung der MeÃŸpunkt aller Schweremessungen, die fÃ¼ die 

Erstellung der Karten verwendet wurden 

Bereiche im zentralen Milne Land, Renland, Stauning Alper und auf dem 

Geikie Plateau, deren Schwerefeld nicht durch MeÃŸpunkt belegt ist (siehe 
Abbildung 8.2), wurden bei der Isoliniendarstellung ausgelassen. 
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KILOMETER 0 

20 mgal per contour level 

Abb. 8.3 : Die Karte der Freiluftanomalie der Scoresby Sund Region fÃ¼ 

das Niveau NN 

Der nÃ¤chst Schritt ist die Bouguerreduktion. Die einfache Bouguerreduktion 

eliminiert die Wirkung einer unendlich ausgedehnten Platte einheitlicher 

Dichte, die sich zwischen dem Niveau des MeÃŸpunkte und dem 
Referenzniveau befindet (sog. Bouguerplatte). 
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Die vollstÃ¤ndig Bouguerreduktion beinhaltet eine Terrainkorrektur. Statt der 

Reduktion einer homogenen Bouguerplatte beracksichtigt die Terrainkorrektur 
den Effekt des Reliefs der ErdoberflÃ¤che 

KILOMETER 0 -0 KILOMETER 

20 mgal per  contour level 

Abb. 8.4 : Die Karte der einfachen Bougueranomalie der Scoresby Sund 

Region fÃ¼ das Niveau NN (fÃ¼ die Bouguerreduktion 

verwendete Dichte: 2.67 g/cm3) 
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Diese Terrainkorrektur war fÃ¼ die Scoresby Sund Region nicht mÃ¶glich da 

deren Topographie bis heute nicht exakt genug bekannt ist (Forsberg, 1991). 

FÃ¼ die gravimetrische Modellierung der Krustenstrukturen wurde daher eine 

Karte der einfachen Bougueranomalie auf dem Niveau NN erstellt. Sie ist in 

Abbildung 8.4 zu sehen. Durch die einfache Bouguer-Plattenreduktion wurde 

der kurzwellige EinfluÃ der Topographie des Untersuchungsgebietes stark 

reduziert, so daÂ bei der Bestimmung der Anomalien fÃ¼ Abbildung 8.4 die 

Interpolation in Gebieten geringer Datendichte zulÃ¤ssi ist. Dadurch kann bei 

der Kartierung der Bougueranomalie die gesamte Region erfaÃŸ werden. 

Die Karte zeigt einen generellen Ost-West-Trend der Variation des 

Schwerefeldes. Die Schwere nimmt von Werten um 40 mgal bei 22' West auf 

bis zu -170 mgal am Westrand der Region ab. Die Abnahme erfolgt in zwei 

Zonen starker Ost-Westgradienten. Im Schelfbereich vor der KÃ¼st Liverpool 

Lands, vor dem Ausgang des Sunds und vor dem Geikie Plateau ist eine 

Abnahme der Bougueranomalie bis auf Werte um 0 mgal mit dem Beginn des 

Schelfbereiches und dem nahen Ãœbergan von kontinentaler zu ozeanischer 

Kruste (Larsen, 1990) zu erklÃ¤ren Die zweite Gradientenzone erstreckt sich 

westlich und sÃ¼dwestlic des Jameson Land Sedimentbeckens. Die stÃ¤rkste 

Gradienten treten dabei im zentralen Gebiet der westlichen Fjorde auf. 

Da die OberflÃ¤chengeologi in dieser Region keine Hinweise auf 

groÃŸrÃ¤umi laterale DichteÃ¤nderunge liefert, ist die Abnahme der 

Bouguerschwere in erster Linie als Effekt der MÃ¤chtigkeitszunahm der 

Erdkruste nach Westen hin zu verstehen. Neben dem generellen Ost-West- 

Trend ist auf der Karte gut der EinfluÃ des Jameson Land Sedimentbeckens 

auf das Schwerefeld zu erkennen. AuÃŸerde fallen mehrere lokale 

Schweretiefs im Bereich von Hinks Land und nordwestlich des Nordvestfjords 

auf. 
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8.3 Die Schweremodellierung 

Da eine topographische Reduktion der Bouguerschwere in der Scoresby 

Sund Region nicht mÃ¶glic war, enthÃ¤l die der Modellierung zugrunde 

gelegte Anomalienkarte noch immer die Effekte des OberflÃ¤chenreliefs Als 

MaximalabschÃ¤tzun dieses Effektes werden bei Torge (1 989) 100 mgal fÃ¼ 

Hochgebirgsregionen angegeben. Die GrÃ¶ÃŸenordnu des Terms fÃ¼ die 

topographische Reduktion wird bei dem erheblichen Relief der Scoresby 

Sund Region fÃ¼ einzelne MeÃŸpunkt auf bis zu 40 mGal geschÃ¤tz 

(Forsberg, 1991). 

Die dreidimensionale Modellierung der einfachen Bougueranomalie kann 

daher nur die groÃŸskalige Variationen erfassen, bei denen ein reiner 

Topographieeffekt als Ursache ausgeschlosen werden kann. Ziel war es 

hierbei insbesondere, die weitrÃ¤umig VerÃ¤nderun der KrustenmÃ¤chtigkeit 

sowie die Ausdehnung des Jameson Land Sedimentbeckens zu erfassen. 

FÃ¼ die Modellierung wurde das Programmpaket IGMAS (Schmidt & GÃ¶tze 

1993) genutzt. Dieses Programm ermÃ¶glich die dreidimensionale interaktive 

Modellierung gravimetrischer und magnetischer Anomalien. Als numerisches 

Verfahren zur Berechnung der Modellschwere wird ein Algorithmus 

verwendet, der das Volumenintegrai fÃ¼ die Berechnung des jeweiligen 
Potentials in ein OberflÃ¤chenintegra Ã¼berfÃ¼h (GÃ¶tze 1978). Im Modell 

werden alle KÃ¶rpe als Polyeder dargestellt, was das OberflÃ¤chenintegra 
eines KÃ¶rper auf eine endliche Anzahl von OberflÃ¤chenintegrale mit 

konstantem Normalvektor reduziert. 

Die Definition der Modellstrukturen erfolgt auf parallelen vertikalen Ebenen. 

Die Umsetzung in ein dreidimensionales Modell geschieht durch 

Triangulation zwischen den zusammengehÃ¶rige Dichtegrenzlinien der 

einzelnen Ebenen. 

Diese Modellparameterisierung ermÃ¶glich eine hohe AuflÃ¶sun der 

Strukturen in Streichrichtung der Definitionsebenen. Senkrecht dazu ist die 

AuflÃ¶sun des Modells jedoch durch die HÃ¶chstzah der Definitionsebenen 

(maximal 15 Ebenen) beschrÃ¤nkt Die Streichrichtung der Ebenen wird daher 

senkrecht zur Streichrichtung der geologischen Strukturen gewÃ¤hlt Es wurde 

in etwa der Bereich der Scoresby Sund Region gravimetrisch modelliert, der 

auch durch seismische Profile Ãœberdeck ist (siehe Abbildung 8.4). 
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Die Definitionsebenen wurden dafÃ¼ in Ost-Westrichtung gewÃ¤hlt Diese 

wurden, beginnend bei 70' Nord, in AbstÃ¤nde von 15' bis 72' Nord fÃ¼ die 

Modelldefinition eingefÃ¼hrt 

"P 1 p nach Birch 1 p im Endmodell 1 Schicht 
in kmls 

5.4 

6.3 

in glcm3 

2.32 Â 0.25 

6.7 

2.70 Â 0.25 

7.0 

in glcm3 

2.40 

2.84 k 0,22 

2.94 k 0.24 I 3.00 

untere Kruste 

7.3 

8.0 

Tab. 8,1 : Die Ableitung der Dichten aus den seismischen 

Geschwindigkeiten 

Sedimente 

2.70 

--- 

Um Randeffekte auszuschlieÃŸen wurde das Modell lateral um 5000 km in alle 

Richtungen Ã¼be den zu modellierenden Bereich hinaus ausgedehnt. Das 

Startmodell wurde nach den Ergebnissen der seismischen Modellierung 

erstellt. Die Verteilung der seismischen Geschwindigkeiten in der Erdkruste 

wurde zu einem Modell bestehend aus 6 Schichten vereinfacht. Die Dichte 

der einzelnen Schichten wurde Ã¼be das Gesetz von Birch (Birch, 1961) aus 

den mittleren seismischen Geschwindigkeiten abgeleitet. Diese mittleren 

Dichtewerte wurden zunÃ¤chs innerhalb ihrer Standardabweichung so 

variiert, bis eine optimale Anpassung der Dynamik der Variation der 

Bougueranomalie erreicht war. Die daraus ermittelten Dichtewerte sind in 

Tabelle 8.1 zusammengefaÃŸt 

Jameson Lands 

kristallines 

2.80 

3.07 Â 0.24 

3.38 k 0.24 

Basement 

mittlere kristalline 

Kruste 

--- 

3.05 

3.20 

untere Kruste 

oberer Mantel 

2.67 Hintergrund- 

dichte 
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Nach Anpassung der Dichten wurde die Modellgeometrie iterativ variiert, bis 

eine optimale Anpassung der gemessenen Anomalien erreicht wurde. Dabei 

zeigte es sich, daÂ die berechneten Anomalien innerhalb der 

Randbedingungen des gravimetrischen Modells im wesentlichen durch die 

Variation der KrustenmÃ¤chtigkei und die Ausdehnung des Jameson Land 
Sedimentbeckens bestimmt werden. 

-0 KILOMETER KILOMETER 0 

10 m g a l  per contour level 

Abb. 8.5 : Die fÃ¼ das gravimetrische Modell der Scoresby Sund Region 

bestimmte Bougueranomalie 
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Da die GrenzflÃ¤che Sediment-Basement und Unterkruste-Mantel die groÃŸte 

Dichtekontraste aufweisen, wirkten sich Ã„nderunge der Ã¼brige Grenz- 

flÃ¤che im Vergleich nur gering auf die berechneten Anomalien aus. 
Insbesondere konnte die Schicht von 7.3 kmls im sÃ¼dliche Teil der Region 

gravimetrisch nicht modelliert werden, da sie zum einen durch ihre Position in 
groÃŸe Tiefe und zum anderen durch ihren Dichtewert, der zwischen der 
darÃ¼berliegende unteren Kruste und dem darunterliegenden oberen Mantel 

liegt, keinen deutlichen EinfluÃ auf die Anomalien an der OberflÃ¤ch hat. 
In Abbildung 8.5 ist die Isolinienkarte der berechneten Bougueranomalie fÃ¼ 

den modellierten Bereich dargestellt. Man erkennt, daÂ alle groÃŸrÃ¤umig 

Variationen der gemessenen Schwere wiedergegeben sind. Mit dem 
gravimetrischen Modell konnte fÃ¼ die gesamte Region eine 
Standardabweichung der berechneten Bougueranomalie von den 

gemessenen Werten von 8.5 mgal und ein Korrelationskoeffizient von 0.99 

erreicht werden. Die verbleibenden Residuen sind in Abbildung 8.6 gezeigt. 

Man erkennt, daÂ die groÃŸte Residuen im nordwestlichen Bereich der 
Region vorliegen. Sie sind darauf zurÃ¼ckzufÃ¼hre daÂ die lokalen Extrema 

der Bougueranomalie in diesem Gebiet (siehe Abbildung 8.4) mit den 
verwendeten Krustenelementen nicht sinnvoll zu modellieren sind. 

Die Karte der OberflÃ¤chengeologi zeigt hier keine Einheiten deren Dichte 

die gemessenen Anomalien erklÃ¤ren Eine Anpassung durch die Variation 
der KrustenmÃ¤chtigkei ist fÃ¼ die lokal starken Gradienten in geologisch 

sinnvollem Rahmen ebenfalls nicht mÃ¶glich Eine Ursache der genannten 

lokalen Extrema kann im nicht vollstÃ¤ndi eliminierten EinfluÃ der 

Topographie vermutet werden. Die Karte der Freiluft-Anomalie zeigt im 

Nordwestteil der Region die grÃ¶ÃŸt Gradienten und es ist zu vermuten, daÂ 
in dieser Region extremen Reliefs und geringer MeÃŸpunktdicht an Land 

auch nach der einfachen Bouguerreduktion noch deutliche Topographie- 

effekte vorhanden sind. 
Eine zweite ErklÃ¤run wÃ¤re daÂ im nordwestlichen Bereich des 

Untersuchungsgebietes in oberer bis mittlerer Krustentiefe StÃ¶rkÃ¶rp mit 

deutlichem Dichtekontrast gegenÃ¼be ihrer Umgebung vorliegen. Dabei 

kÃ¶nnt es sich um granitische Intrusionen im umgebenden kaledonischen 

Kristallin handeln, die lokale Minima der Bougueranomalie hervorrufen. 
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-0 KILOMETER KILOMETER 0 

5 mgal per contour level 

Abb. 8.6 : Das Residuum fÃ¼ die modellierte Bougueranomalie der 

Scoresby Sund Region 

Seismisch sind die problematischen Bereiche nicht erfasst. Wegen der 

genannten Unsicherheiten durch den EinfluÃ der OberflÃ¤chentopographi 

wird auf eine EinfÃ¼hrun solcher StÃ¶rkÃ¶rp in das Modell daher verzichtet. 

Bei den Residuen im Ã¼brige modellierten Gebiet handelt es sich um klein- 

bis mittelskalige Residuen von wenigen Milligal. 
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Die Geometrie der im Rahmen dieser Modellierung erfaÃŸbare wesentlichen 

Krustenelemente wird dadurch nicht in Frage gestellt. Eine darÃ¼be hinaus 

gehende Verfeinerung des Modells ist angesichts der UndurchfÃ¼hrbarkei der 
topographischen Korrekturen allerdings nicht sinnvoll. 

KILOMETER 0 5 0  100 KILOMETER 

5 km per contour level 

Abb. 8.7 : Die Tiefenlage der aus der gravimetrischen Modellierung 

ermittelten Kruste- Manfelgrenze in der Scoresby Sund Region 



Gravimetrie - 97 - 

Die wesentlichen Ergebnisse der Schweremodellierung sind die Tiefenlage 

der Kruste- Mantelgrenze sowie die Ausdehnung des Jameson Land 

Sedimentbeckens. In Abbildung 8.7 ist der Verlauf der KrustenmÃ¤chtigkei im 

modellierten Bereich dargestellt. Der Verlauf der Moho stimmt mit den 

Ergebnissen fÃ¼ die KrustenmÃ¤chtigkei aus der Seismik gut Ã¼berein Auch 

hier dominiert der starke Ost-West-Trend. 

KILOMETER 0 -0 KILOMETER 

1 km per contour level 

Abb. 8.8 : Die MÃ¤chtigkei des Jameson Land Sedimentbeckens 

aus der gravimetrischen Modellierung 
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Die KrustenmÃ¤chtigkei variiert zwischen Werten im Osten, unter Jameson 

Land, von 20 Kilometern und Maximalwerten von Ã¼be 50 Kilometern im 

Westen der Region. Die stÃ¤rkst Zunahme erfolgt im Norden bereits a m  

Eingang des Nord Vest Fjordes, wÃ¤hren im Bereich der sÃ¼dliche 

seismischen Profile das Abtauchen der Moho Ã¼be eine weitere Distanz 

verteilt erscheint. Die grÃ¶ÃŸt Werte werden, wie in der Seismik im  

SÃ¼dweste erreicht. DaÂ im Vergleich zur Seismik grÃ¶ÃŸe Maxima erreicht 

werden, ist dadurch zu erklÃ¤ren daÂ die Information aus den Schweredaten 

etwa 100 Kilometer weiter in den Westen reicht als die seismischen Profile. 

Hinweise aus der Modellierung der Seismik auf eine Zunahme der 

KrustenmÃ¤chtigkei unter dem Liverpool Land Block im Osten der Region 

werden durch das gravimetrische Modell ebenfalls unterstÃ¼tzt 

Im gravimetrischen Modell werden maximale MÃ¤chtigkeite der Kruste unter 

dem zentralen Liverpool Land von Ã¼be 30 Kilometern erreicht. 

Das Krustenelement mit der besten gravimetrischen Kontrolle ist das 

Jameson Land Sedimentbecken. Das gravimetrische Modell dieses Beckens 

ist in Abbildung 8.8 gezeigt. Die lateralen Grenzen des Beckens stimmen mit 

der Karte der OberflÃ¤chengeologi Ã¼berein Es zeigt eine assymetrische 

Struktur mit den grÃ¶ÃŸt SedimentmÃ¤chtigkeite von 9 Kilometern im Osten. 

Die Modellierung des Beckens aus refraktionsseismischen Daten (Fechner, 

1994) paÃŸ in guter NÃ¤herun zur gravimetrischen Struktur. Ãœbe die 

seismische Information hinaus liefert die gravimetrische Modellierung 

deutliche Hinweise darauf, daÂ sich die Sedimente des Jameson Land 

Beckens nach SÃ¼de unter den tertiÃ¤re Flutbasalten des Geikie Plateaus 

fortsetzen, wie es im Zuge frÃ¼here seismischer Untersuchungen bereits 

vermutet wurde (Marcussen & Larsen, 1991, Fechner, 1994). 
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9. Diskussion 

Die geophysikalische Untersuchung OstgrÃ¶nlands welche vor erst 20 Jahren 

begann, beschrÃ¤nkt sich lange Zeit ausschlieÃŸlic auf magnetische und 

gravimetrische Vermessungen. Nachdem vor dem konjugierenden 

Kontinentalrand Norwegens ErdÃ¶ gefunden worden war, wurden reflexions- 

seismische Untersuchungen auf dem der KÃ¼st vorgelagerten Schelf 

OstgrÃ¶nland und in Bereichen mesozoischer Sedimentbecken fÃ¼ die 

ErdÃ¶lprospektio durchgefÃ¼hrt Ein Ziel der Expedition von 1990 war eine 

eingehende Untersuchung der Ã¤lteren kaledonischen Teile OstgrÃ¶nland mit 

refraktionsseismischen Experimenten. Die Auswertung der Messungen liefert 

fÃ¼ dieses Gebiet folgende Aussagen: 

Der obere Bereich der Kruste zeigt im kaledonischen Westteil der Scoresby 

Sund Region fÃ¼ alle untersuchten Profile ein einheitliches Bild. An der 

OberflÃ¤ch liegen hohe P-Wellengeschwindigkeiten um 5.5 kmls vor. Die 

seismischen Geschwindigkeiten der Kristallingesteine, die in den westlichen 

Gebieten an Land anstehen (Henriksen, 1985) korrespondieren mit diesem 

Befund (Gebrande, 1982). Die gemessenen P-Wellengeschwindigkeiten 

steigen stetig mit zunehmender Tiefe an. In etwa zwÃ¶l Kilometern Tiefe 

erreichen sie 6.6 kmls. 

In keinem der westlichen Fjordarme konnte mit refraktionsseismischen 

Methoden eine Sedimentbedeckung festgestellt werden. Die Messungen mit 

dem Sedimentecholot PARASOUND von FS "Polarstern" zeigen, daÂ in 

diesen Fjordarmen aufgrund der Steilheit der HÃ¤ng lediglich in Fjordmitte 

Sedimente anzutreffen sind. Ihre nachgewiesene MÃ¤chtigkei liegt allgemein 

unter 70 m (Niessen, pers. Mitteilung). Aufgrund der Aufnahmegeometrie der 

kombinierten Weitwinkelmessungen, bei denen die minimalen Quelle- 

EmpfÃ¤ngerabstÃ¤n mehrere Kilometer betragen, sind diese Sedimente nicht 

aufzulÃ¶sen Das Fehlen mÃ¤chtigere Sedimentsequenzen ist auf die 

erodierende Wirkung der Gletscher zurÃ¼ckzufÃ¼hre die wÃ¤hren der 

Eiszeiten die westliche Fjordregion bedeckten (Funder, 1972). 

Im Gebiet der Kaledoniden Skandinaviens und der Britischen Inseln werden 

Ã¤hnlich Geschwindigkeitsverteilungen in der oberen Kruste angetroffen wie 

sie in dieser Arbeit fÃ¼ die Scoresby Sund Region bestimmt wurden. In zwÃ¶l 

Kilometern Tiefe werden dort um 0.1 bis 0.3 kmls geringere Werte angegeben 

(Hirschleber et al., 1975; Barton, 1992). 
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Dieser Unterschied liegt in der GrÃ¶ÃŸenordnu der MeÃŸungenauigkeit 

In 20 bis 25 Kilometern Tiefe zeigen die seismischen Modelle einen 

Geschwindigkeitssprung von 6.8 auf 7.0 kmls. FÃ¼ die skandinavischen 

Kaledoniden wird bei etwa 20 Kilometern Tiefe eine entsprechende 

DiskontinuitÃ¤ angegeben (Hirschleber et al., 1975). Die Symmetrie, die sich 

in der OberflÃ¤chengeologi von skandinavischen und ostgrÃ¶nlÃ¤ndisch 

Kaledoniden zeigt (Roberts et al., 1985) ist also auch fÃ¼ die Verteilungen der 

seismischen Geschwindigkeiten der oberen und mittleren Krustenbereiche 

zutreffend. 

Im Gegensatz zur Analogie der oberen Krustenstruktur erreicht die 

MÃ¤chtigkei der Erdkruste im westlichen Teil der Scoresby Sund Region 

ungewÃ¶hnlic hohe Werte. In Abbildung 9.1 ist die Tiefenlage der Kruste- 

Mantelgrenze dargestellt, wie sie aus den seismischen Untersuchungen 

resultiert. Im sÃ¼dwestlichste Teil des seismisch erfaÃŸte Gebietes ist eine 

maximale KrustenmÃ¤chtigkei von 48 Kilometern belegt. Die Ergebnisse der 

seismischen Modellierung werden durch das Schweremodell unterstÃ¼tz 
(siehe Kapitel 8). Das gravimetrische Modell reicht dabei weiter nach Westen 

und gibt Hinweise auf eine Zunahme der KrustenmÃ¤chtigkei auf Werte bis 

Ã¼be 50 km in den westlichsten Teilen der erfaÃŸte Gebiete. 

Hohe MÃ¤chtigkeite im Westen der Region wurden in frÃ¼here Arbeiten als 

Gebirgswurzel der ostgrÃ¶nlÃ¤ndisch Kaledoniden diskutiert (Mandler, 1991 ). 

Die Existenz solcher Wurzeln auch unter alten Gebirgen, die lange Zeit 

umstritten war, ist inzwischen sowohl fÃ¼ palÃ¤ozoisch als auch fÃ¼ 

prÃ¤kambrisch Orogene seismisch nachgewiesen worden. So beschreiben 

Knapp et al. (1994) eine Gebirgswurzel unter dem Ural, einem Gebirge 

palÃ¤ozoische Alters. Unter dem frÃ¼hproterozoische Trans-Hudson Orogen 

wurde eine wurzelartige Struktur mit einer maximalen KrustenmÃ¤chtigkei von 

48 km entdeckt (Lucas et. al, 1993 & 1994; Lewry et. al., 1994). Unter den 

Kaledoniden Skandinaviens und der Britischen Inseln wurden bisher 

allerdings keine Krustenstrukturen nachgewiesen, die auf die Existenz einer 

kaledonischen Wurzel schlieÃŸe lieÃŸe (Hirschleber et al., 1975; Dyrelius, 

1985; Barton, 1992). Im kaledonischen Bereich Skandinaviens, dem 

europÃ¤ische Pendant zu den Kaledoniden OstgrÃ¶nlands erreicht die 

Erdkruste maximale MÃ¤chtigkeite von 46 km (Balling, 1980). 
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KILOMETER 0 50 100  KILOMETER 

5 km per contour level 

Abb. 9.1 : Die Tiefenlage der Kruste-Mantelgrenze in der Scoresby Sund 

Region. Die Karte basiert auf den Ergebnissen der seismischen 

Modellierung der vorliegenden Studie. Im Bereich Hall 

Brednings und auf Jameson Land wurde seismische 

Zusatzinformafion von Fechner (1994) und Marcussen & Larsen 

(1 99 1) verwendet. 



- 102- Diskussion 

Gegen eine Interpretation als kaledonische Wurzelstruktur auf 

ostgrÃ¶nlÃ¤ndisch Seite spricht die Tatsache, daÂ die grÃ¶ÃŸte in dieser Arbeit 

erfaÃŸte KrustenmÃ¤chtigkeite etwa 100 Kilometer westlich der inneren 

Fjordregion erreicht werden. Diese wird als zentraler Teil des kaledonischen 

Orogens OstgrÃ¶nland angesprochen (Henriksen, 1973). 

PrÃ¤kambrisch Schilde kÃ¶nne in ihrem zentralen Bereich 

KrustenmÃ¤chtigkeite um 50 Kilometer erreichen (Meissner, 1986; Durrheim 

& Mooney, 1991). An ihren RÃ¤nder sind diese hohen Werte jedoch 

untypisch. Der Anstieg der KrustenmÃ¤chtigkei erfolgt mit einem schwachen 

Gradienten von den Randbereichen her (Meissner, 1986). Es ist daher 

unwahrscheinlich, daÂ es sich bei den hohen KrustenmÃ¤chtigkeite der 

westlichen Scoresby Sund Region um "normale" Kruste des grÃ¶nlÃ¤ndisch 

Kratons handelt. 

Ein Faktor, der zur ErhÃ¶hun der KrustenmÃ¤chtigkei beitrÃ¤gt ist die Auflast 

des grÃ¶nlÃ¤ndisch Inlandeises. Dieses erreicht maximale MÃ¤chtigkeite von 

3.3 bis 3.4 Kilometern (Reeh, 1989; Hempel & Thyssen, 1992). FÃ¼ den 

Bereich Skandinaviens wurde der EinfluÃ der Eisauflast wÃ¤hren der letzten 

Eiszeit eingehend untersucht. Bei einer EismÃ¤chtigkei von 3.4 bis 3.7 

Kilometern errechnet sich eine Zunahme der Mohotiefe durch die Auflast 

zwischen 900 Metern und einem Kilometer (Balling, 1980). Die Auflast des 

Inlandeises GrÃ¶nland liefert also einen gewissen Beitrag, kann aber als 

Hauptursache der hohen KrustenmÃ¤chtigkeite der westlichen Scoresby 

Sund Region ausgeschlossen werden. Im Bereich der grÃ¶ÃŸt Krustentiefen 

sind am Rand des Inlandeises Decken archaischer Metasedimente 

aufgeschlossen, die wÃ¤hren der kaledonischen Gebirgsbildung von Osten 

her aufgeschoben wurden (Henriksen, 1985). Sie liefern einen weiteren 

Beitrag zur hohen GesamtmÃ¤chtigkeit Zwei weitere mÃ¶glich Ursachen 

sollen an dieser Stelle umrissen werden: 
In der westlichen Fjordregion gibt es Hinweise auf mehrere prÃ¤kaledonisch 

orogene Phasen (Henriksen, 1985; Hambrey, 1989). Es kann vermutet 

werden, daÂ auch in grÃ¶ÃŸer Tiefe strukturelle Relikte dieser 

Kompressionsphasen noch vorhanden sind und zu einer Verdickung der 

Kruste fÃ¼hren Die zweite Hypothese hÃ¤ng mit dem Island Hotspot 

zusammen. Die Spur dieses Hotspots fÃ¼hr von Osten her sÃ¼dlic an der 

Scoresby Sund Region vorbei (White & McKenzie, 1989; Lawver & MÃ¼ller 

1 994). 
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Auf diesem Weg ist auch in grÃ¶ÃŸer Entfernung vom heutigen 

Kontinentalrand die Intrusion von Mantelmaterial in die Kruste denkbar. FÃ¼ 

eine eingehende ÃœberprÃ¼fu dieser spekulativen Hypothesen wird jedoch 

die Analyse weiterer geophysikalischer Daten aus dem Randbereich des 
Inlandeises notwendig sein. 

Die gemessene MÃ¤chtigkei der Erdkruste nimmt nach Osten hin stark ab. Sie 

erreicht minimale Werte von 22 Kilometern unter dem zentralen Jameson 

Land, wobei das untere Krustenstockwerk stÃ¤rke ausdÃ¼nnt als die oberen. 

Unter Liverpool Land, Ã¶stlic Jameson Lands gelegen, deutet die seismische 

Modellierung mit einer KrustenmÃ¤chtigkei von 25 Kilometern auf eine erneute 

Zunahme der Mohotiefe unter diesem isolierten kaledonischen Block hin. 

Dies wird durch die Schweremodellierung unterstÃ¼tzt In einer frÃ¼here Arbeit 

wurden fÃ¼ die KrustenmÃ¤chtigkei unter dem sÃ¼dliche Liverpool Land mit 

einer zweidimensionalen Schweremodellierung 20 Kilometer bestimmt 

(Hepper, 1991). Marcussen & Larsen (1991) geben dagegen auf der Basis 

reflexionsseismischer Messungen im nÃ¶rdliche Bereich Liverpool Lands 

Werte um 30 Kilometer an. 
Das AusdÃ¼nne der Erdkruste und die Trennung Liverpool Lands vom 

Ã¼brige Kaledonischen Gebiet ist im Zusammenhang mit einer Krusten- 
dehnung der gesamten Region durch ein extensives groÃŸtektonische 
Regime und den Kollaps des kaledonischen Orogens ab dem Devon zu 

sehen (Henriksen, 1985; Surlyk, 1990; Larsen & Marcussen, 1992). Im Zuge 

dieser Extension fanden wiederholt Riftprozesse statt, in deren Verlauf im 

spÃ¤te Paleozoikum und im Mesozoikum das Sedimentbecken Jameson 

Lands angelegt wurde (Surlyk, 1990). Die wiederholte Dehnung gipfelte im 

TertiÃ¤ in der Ã–ffnun der Norwegisch-GrÃ¶nl3ndische See (Surlyk et al., 

1981). Die Untersuchung der Ãœbergangszon vom kaledonischen Bereich 

zum Sedimentbecken bildete ein weiteres Ziel der seismischen Messungen. 

Zur Krustenstruktur in diesem Bereich kÃ¶nne folgende Aussagen gemacht 

werden: 

Die Sedimentgesteine des Jameson Land Beckens setzen im MÃ¼ndungs 

bereich von Nordvestfjord und 0fjord ein. Die P-Wellengeschwindigkeiten 

betragen im Becken an der OberflÃ¤ch zwischen 3.5 und 5.5 km/s (Fechner, 

1994). Im Bereich des GAsefjordes erstrecken sich die Sedimente weiter nach 

Westen in den Fjord hinein. Das Sedimentbecken beginnt hier etwa bei 

Danmark 0. 
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Die dreidimensionale tomographische Inversion des Datensatzes aus dem 

Hall Bredning liefert strukturelle Merkmale im zentralen Bereich des Beckens, 

die durch bisherige seismische Analysen nicht aufgelÃ¶s wurden (Fechner, 

1994). Bei etwa 71 O Nord konnte mit dieser Methode vor der KÃ¼st Jameson 

Lands zwischen 2 und 5 Kilometern Tiefe eine lokale ErhÃ¶hun der P- 
Wellengeschwindigkeit nachgewiesen werden. Die wahrscheinlichste 

ErklÃ¤run fÃ¼ diese Beobachtung ist das Vorhandensein magmatischer 

IntrusionskÃ¶rper Auf Jameson Land selbst wurden solche sowohl geologisch 

kartiert (Henriksen, 1985) als auch mit reflexionsseismischen Methoden in 

allen Tiefenbereichen des Sedimentbeckens nachgewiesen (Marcussen & 

Larsen, 1991). Als Zeitraum der IntrusionestÃ¤tigkei wird fÃ¼ beide 

Beobachtungen das TertiÃ¤ angegeben. Die im Bereich Hall Brednings 

gefundenen Intrusionen werden daher der gleichen Periode zugeordnet. 

Im einer Tiefe zwischen 6 und 7 Kilometern, dem basalen Bereich der 

Sedimente unter dem Hall Bredning, deutet die tomographische Inversion 

eine starke Nord-Sud-Variation des Ãœbergange von Sediment zu Kristallin 

an, die bei frÃ¼here Untersuchungen ebenfalls nicht zu erkennen war 

(Fechner, 1994). Als Ursache fÃ¼ die hohe dreidimensionale VariabilitÃ¤ der 

tiefsten Beckenbereiche kommen zwei MÃ¶glichkeite in Betracht: 

Als erste MÃ¶glichkei kommt wieder die tertiÃ¤r IntrusionstÃ¤tigkei in Frage. 

Eine Variation im Auftreten der Sills, die auf Jameson Land im basalen 

Bereich des Beckens gefunden werden (Marcussen & Larsen, 1991) kann 

ebenfalls zur beobachteten lateralen Variation der seismischen 

Geschwindigkeiten fuhren. Reflexionsseismische Profile auf Jameson Land 

zeigen allerdings keine hinreichend starken Unterschiede in der 

Konzentration der magmatischen GÃ¤ng (Marcussen & Larsen, 1991). Die im 

basalen Teil des Beckens beobachteten Strukturen wurden daher 
wahrscheinlich bereits im Devon wÃ¤hren des Sedimentationsprozesses 

angelegt. Das Anfangsstadium des Extensionskollapses der Kaledoniden ist 

gekennzeichnet durch die unterschiedlichsten tektonischen und 

magmatischen AktivitÃ¤ten Die dominierende Extension, die zur Bildung der 

ersten Becken fÃ¼hrt wechselte mit kurzen kompressiven Phasen ab (Surlyk, 

1990). Im mittleren bis spÃ¤te Devon fanden abwechselnd Faltungen, 

Deckenbildung, Hebungen und vulkanische Ereignisse statt (Surlyk, 1990). 

DaÂ durch diese EinflÃ¼ss die Ã¤lteste Teile der Sedimentbecken sich nicht 

als reine nord-sudstreichende Strukturen ausbildeten ist naheliegend. 
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Die gravimetrische Modellierung der Krustenstruktur liefert neben den bereits 

erwÃ¤hnte BestÃ¤tigunge der seismischen Modelle deutliche Hinweise auf 

eine sÃ¼dlich Fortsetzung des Jameson Land Sedimentbeckens unter den 

Basalten des Geikie Plateaus, wie sie bereits in frÃ¼here Untersuchungen 

vermutet wurde (Marcussen & Larsen, 1991 ; Fechner, 1994). 

Unter dem Sedimentbecken Jameson Lands liegen im Vergleich zur inneren 

Fjordregion in 12 Kilometer Tiefe etwas niedrigere Kristallin- 

geschwindigkeiten um 6.4 kmls vor. Dies kann auf die starke tektonische und 

magmatische Beanspruchung des Gebietes wÃ¤hren der postkalkedonischen 

Dehnung zurÃ¼ckgefÃ¼h werden. Die Geschwindigkeiten, die fÃ¼ die kristalline 

Kruste bestimmt wurden, stimmen mit Werten einer Arbeit Ã¼be das 

refraktionsseismische Experiment im Ã¤uÃŸer Scoresby Sund (Hepper, 1991) 

Ã¼berein 

Im Bereich der Abnahme der Krustentiefe wurden mit der vorliegenden Studie 

fÃ¼ die Kruste-Mantelgrenze folgende Charakteristika ermittelt: 

Der Ãœbergan von groÃŸe zu geringer KrustenmÃ¤chtigkei ist im Norden der 

Region im wesentlichen auf eine Zone von etwa 30 Kilometern Breite im 

MÃ¼ndungsgebie des Nordvestfjordes beschrÃ¤nkt Hier verlÃ¤uf auch eine 

HauptstÃ¶rungszon OstgrÃ¶nland (Surlyk, 1990), welche die Kaledoniden 

von den mesozoischen Gebieten trennt. Im SÃ¼de vollzieht sich der 

Ãœbergan mit geringeren Steigungen Ã¼be einen Bereich von mehr als 100 

Kilometern. Der Grund fÃ¼ diesen Unterschied kÃ¶nnt in der Abnahme der 

tertiÃ¤re magmatischen AktivitÃ¤ nÃ¶rdlic des Sundeinganges liegen, wie sie 

von Larsen & Marcussen (1992) angegeben wird. 

Diese Vermutung wird unterstÃ¼tz durch die Hinweise, die aus der Signatur 

der PmP-Phasen der sÃ¼dwestliche Refraktionsprofile abgeleitet wurden. 

Diese Signatur wurde durch die EinfÃ¼hrun einer Hochgeschwindigkeits- 

schicht (7.3 kmls fÃ¼ P-Wellen) an der Kruste-Mantelgrenze modelliert. Ihre 

Ausdehnung ist in Abbildung 9.2 dargestellt. Obwohl keine sicheren 

seismischen Geschwindigkeiten fÃ¼ diesen Bereich bestimmt werden konnten 

wird er als Zone starker Mantelintrusion interpretiert. Folgende Faktoren 
sprechen fÃ¼ diese Interpretation: 

Die fragliche Zone ist auf ein Gebiet starker Krustendehnung in unmittelbarer 

NÃ¤h der tertiÃ¤re Basaltprovinz OstgrÃ¶nland beschrÃ¤nkt IntrusionstÃ¤tigkei 

an der Kruste-Mantelgrenze bei der Entwicklung eines passiven Kontinental- 

randes vom vulkanischen Typ wird als "magmatisches Underplating" 
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bezeichnet (White & McKenzie, 1989). FÃ¼ die ErklÃ¤run der Produktion 

groÃŸe Magmenmengen, die man an diesen Plattengrenzen beobachtet, 

werden zur Zeit mehrere Modelle diskutiert (Mutter, 1988; White & McKenzie, 

1989; Griffiths & Campbell, 1991; Richards et al.; 1989). Es soll hier 

stellvertretend das Modell von White & McKenzie umrissen werden: 

KiLOM-ETER 0 -0 KILOMETER 

Abb, 9.2 : Ausdehnung einer Zone erhÃ¶hte seismischer Geschwindigkeit 

(7.3 km/.) an der Kruste-Mantelgrenze auf der Basis der 

Modellierung der tiefenseismischen Daten 
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Die Produktion von Schmelzen wird durch eine TemperaturerhÃ¶hun des 

Erdmantels erklÃ¤rt Diese wird durch das Aufdringen eines sogenannten 

Mantelplumes (oder Hotspots) hervorgerufen. Im Falle OstgrÃ¶nland handelt 

es sich dabei um den Island-Hotspot. Beim Riftprozess kommt es zur 

partiellen Dekompressionsschmelze von Mantelmaterial. Ein Teil der 

Schmelzen steigt auf und bildet an der OberflÃ¤ch basaltische Lagen. Im 

marinen Bereich entstehen dadurch bei der weiteren Entwicklung des 

Kontinentalrandes Schichtpakete von seewÃ¤rt einfallenden Reflektoren 

(Seaward Dipping Reflectors), an Land Provinzen von Flutbasalten. 

In OstgrÃ¶nlan werden auf der Landseite die tertiÃ¤re Flutbasalte sÃ¼dlic des 

Scoresby Sunds angetroffen. Auch "Dipping Reflectors" wurden fÃ¼ den 

Kontinentalrand OstgrÃ¶nland nachgewiesen (Hinz, 1981; Hinz et al., 3 8 7 ) .  

Modellrechnungen und der weltweite Vergleich von Untersuchungen im 

Bereich passiver vulkanischer KontinentalrÃ¤nde zeigen, daÂ ein grÃ¶ÃŸer 

Teil der Schmelzen nicht die OberflÃ¤ch erreicht sondern in die Kruste 

intrudiert beziehungsweise von unten an die Moho angelagert wird (White & 

McKenzie, 1989). So entstehen dort Schichten mit erhÃ¶hte P- 

Wellengeschwindigkeit, deren MÃ¤chtigkei mehrere Kilometer betragen kann 

(White & McKenzie, 1989; Hill, 1991). Im Gebiet der Hatton Bank, zwischen 

den britischen Inseln und GrÃ¶nlan gelegen, wurde eine solche Schicht mit 

einer P-Wellengeschwindigkeit von 7.3 kmls seismisch erfasst (White et al., 

1987). Auf norwegischer Seite wurde ebenfalls eine Hochgeschwindigkeits- 

schicht von 7.3 kmls P-wellengeschwindigkeit mit refraktionsseismischen 

Methoden nachgewiesen (Kodaira et al.,1994; Mjelde et al., 1994). Die 

Auswertung refraktionsseismischer Daten aus dem Ã¤uÃŸer Scoresby Sund 

enthielt Hinweise auf erhÃ¶ht seismische Geschwindigkeiten im Bereich der 

Moho unter Jameson Land (Hepper, 1991). DaÂ die Position der in dieser 

Arbeit vorgestellten intrudierten Zone relativ weit von der Kontinent- 

Ozeangrenze entfernt liegt (bis zu ca. 200 km), kann durch die komplizierte 

Ã–ffnungsphas der Norwegisch-GrÃ¶nlÃ¤ndisch See erklÃ¤r werden. 

WÃ¤hren des Riftings gingen der Produktion ozeanischer Kruste mehrere 

magmatische Phasen voraus, deren Zentren teilweise im Westen der 

Scoresby Sund Region lagen (Melchior Larsen & Watt, 1985). Der tertiÃ¤r 

Magmatismus trat daher auf ostgrÃ¶nlÃ¤ndisch Seite Ã¼be ein wesentlich 

weiteres Gebiet verteilt auf als auf der europÃ¤ische Seite. 
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Die vorliegende Studie ist die erste Arbeit, die auf der Basis 

refraktionsseismischer und gravimetrischer Daten die kontinentale Kruste 

OstgrÃ¶nland bis an den Rand des Inlandeises beschreibt. Sie setzt damit 
wichtige Rahmenbedingungen fÃ¼ die weitere geophysikalische Unter- 

suchung der Erdkruste OstgrÃ¶nlands 

Im Gebiet des Jameson Land Beckens bilden die diversen Relikte tertiÃ¤re 

magmatischer AktivitÃ¤ und die komplexe Struktur des basalen 
Sedimentbereiches wichtige Ergebnisse fÃ¼ das VerstÃ¤ndni der 

Beckenentwicklung. 

Die Kruste der ostgrÃ¶nlÃ¤ndisch Kaledoniden zeigt bis in mittlere Tiefen zur 
europÃ¤ische Seite analoge Strukturen. 

Die ungewÃ¶hnlic groÃŸe KrustenmÃ¤chtigkeite im Ãœbergangsbereic zum 

grÃ¶nlÃ¤ndisch Kraton bilden das vielleicht Ã¼berraschendst Ergebnis der 

Untersuchungen und werfen neue Fragen zur tektonischen Geschichte dieser 
Zone auf. Diese betreffen zum einen den EinfluÃ des Island-Hotspots auf die 

Erdkruste in diesem Ãœbergangsbereic und zum anderen prÃ¤kambrisch 

orogene Phasen westlich des heutigen kaledonidschen Gebirges 

OstgrÃ¶nlands 
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Anhang A: Geogra seismischen 
n ARK Vll/3b 

mit FS "Polarstern" 

Geographische Breite und LÃ¤ng werden in Dezimalgrad angegeben. 
Soweit sie vor Ort bestimmt wurden sind die StationshÃ¶he Ã¼be NN in 
Metern angegeben, 

Profil AWI 90300 1 90310 

Station 

AWI-301 / 31 1 
Kanal : 0 
Kanal : 1 
Kanal : 2 
Kanal : 3 
Kanal : 4 
Kanal : 5 
Kanal : 6 
Kanal : 7 

AWI-302 1312 
Kanal : 0 
Kanal : 1 
Kanal : 2 
Kanal : 3 
Kanal : 4 
Kanal : 5 
Kanal : 6 
Kanal : 7 

AWI-303 I31 3 
Kanal : 0 
Kanal : 1 
Kanal : 2 
Kanal : 3 

AW1-304 / 31 4 
Kanal : 0 
Kanal : 1 
Kanal : 2 
Kanal : 3 

HÃ¶h Latitude Longitude 
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Profil AWI 90300 

Station 

AWI-310 REFTEK 

AWI-314 REFTEK 

Profil AWI 90310 

Station 

AWI-316 REFTEK 

AWI-318 REFTEK 

AWI-319 REFTEK 

AWI-323 REFTEK 

AWI-325 REFTEK 

Profil AWI 90320 / 90340 

Station 

AWI-321 1 341 
Kanal : 0 
Kanal : 1 
Kanal : 2 
Kanal : 3 
Kanal : 4 
Kanal : 5 
Kanal : 6 
Kanal : 7 

AWI-322 1342 
Kanal : 0 
Kanal : 1 
Kanal : 2 
Kanal : 3 
Kanal : 4 
Kanal : 5 
Kanal : 6 
Kanal : 7 

Hohe 

285 

620 

Hohe 

65 

109 

166 

55 1 

492 

Hohe 

Latitude 

70.67475 

70.72000 

Latitude 

70.62064 

70.66775 

70.66503 

70.7051 8 

70.731 94 

Latitude 

Longitude 

-23.44378 

-22.94667 

Longitude 

-23.89528 

-23.71 678 

-23.5991 7 

-23.02645 

-22.68956 

Longitude 
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Station 

AWI-323 / 343 

Hohe Latitude Longitude 

Kanal : 0 
Kanal : 1 
Kanal : 2 
Kanal : 3 

Kanal : 0 
Kanal : 1 
Kanal : 2 
Kanal : 3 

REFTEK 

REFTEK 

REFTEK 

REFTEK 

REFTEK 

REFTEK 

Profil AWI 90360 

Station Hohe Latitude Longitude 

AWI-361 
Kanal : 0 
Kanal : 1 
Kanal : 2 
Kanal : 3 
Kanal : 4 
Kanal : 5 
Kanal : 6 
Kanal : 7 
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Station 

AWI-362 
Kanal : 0 
Kanal : 1 
Kanal : 2 
Kanal : 3 
Kanal : 4 
Kanal : 5 
Kanal : 6 
Kanal : 7 

AWI-363 
Kanal : 0 
Kanal : 1 
Kanal : 2 
Kanal : 3 

AWI-364 
Kanal : 0 
Kanal : 1 
Kanal : 2 
Kanal : 3 

AWI-365 REFTEK 

Profil AWI 90380 

Station 

AWI-381 REFTEK 

AWI-382 
Kanal : 0 
Kanal : 1 
Kanal : 2 
Kanal : 3 

AWI-383-3 REFTEK 

AWI-384 
Kanal : 0 
Kanal : 1 
Kanal : 2 
Kanal : 3 

HÃ¶h 

20 
20 
20 
2 0 

20 
20 
20 

6 0 
60 
60 
6 0 

147 

HÃ¶h 

55 

163 
163 
163 
163 

130 

75 
75 
7 5 
7 5 

Latitude 

70.43880 
70.43880 
70.43880 
70.4391 9 

70.43880 
70.43880 
70.43880 

Latitude 

71.87880 

71.64769 
71.64769 
71.64769 
71.64481 

71.59945 

71.47292 
71.47292 
71.47292 
71.471 58 

Longitude 

-27.6621 2 
-27.6621 2 
-27.6621 2 
-27.64880 

-27.6621 2 
-27.6621 2 
-27.6621 2 

Longitude 
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Station HÃ¶h Latitude Longitude 

AWI-385 REFTEK 

AWI-386 
Kanal : 0 
Kanal : 1 
Kanal : 2 
Kanal : 3 
Kanal : 4 
Kanal : 5 
Kanal : 6 
Kanal : 7 

REFTEK 

REFTEK 

REFTEK 

Profil AWI 90400 

Station Longitude HÃ¶h Latitude 

AWI-401 REFTEK 

AWI-402 REFTEK 

AWI-403 REFTEK 

AWI-404 REFTEK 

AWI-405 
Kanal : 0 
Kanal : 1 
Kanal : 2 
Kanal : 3 
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Die Landstationen der kombinierten seismischen Reflexions- 
IRefraktionsprofile im Bereich Hall Brednings 
(Profile AWI 90537 bis AW1 90558): 

Station HÃ¶h Latitude Longitude 

AWI-501 
Kanal : 0 12 
Kanal : 1 12 
Kanal : 2 12 
Kanal : 3 12 
Kanal : 4 12 
Kanal : 5 12 
Kanal : 6 12 
Kanal : 7 12 

AWI-502 
Kanal : 0 156 
Kanal : 1 156 
Kanal : 2 156 
Kanal : 3 156 
Kanal : 4 156 
Kanal : 5 156 
Kanal : 6 156 
Kanal : 7 156 

AWI-503 
Kanal : 0 54 70.77770 -25.481 11 
Kanal : 1 54 70.77770 -25.481 11 
Kanal : 2 54 70.77770 -25.481 11 
Kanal : 3 54 70.77731 -25.49466 

AWI-504 
Kanal : 0 70.35287 -25.30962 
Kanal : 1 70.35287 -25.30962 
Kanal : 2 70.35287 -25.30962 
Kanal : 3 70.35326 -25.32289 

AWI-506 REFTEK 65 70.62064 -23.89528 

AWI-507 REFTEK 80 70.82603 -24.09793 

AWI-508 REFTEK 48 71.0507 -24.241 77 

AWI-509 REFTEK 26 71.40527 -24.69871 

AWI-510 REFTEK 92 70.21 896 -24.32680 
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Anhang B: Seismische Sektionen 1 Raytracing 

Dieser Teil des Anhangs enthÃ¤l alle Seismogramm-Montagen der 

tiefenseismischen Profile mit dem zugehÃ¶rige Raytracing, die fÃ¼ die 

Entwicklung der in dieser Arbeit vorgestellten zweidimensionalen 

seismischen Geschwindigkeitsmodelle verwendet wurden, und die nicht 

in Kapitel 6. dargestellt sind. 

Ebenfalls enthalten sind alle Raytracingdarstellungen fÃ¼ S-Wellen, die 

nicht in Kapitel 6. gezeigt werden. 

FÃ¼ die Bezeichnungen der seismischen LaufzeitÃ¤st wurde analog zu 

Kapitel 6. folgende Notation gewÃ¤hlt 

Kompressionswellen: 

Pg Laufzeitast von in der oberen und mittleren Kruste refraktierten 

EinsÃ¤tze 
PC Laufzeitast intrakrustal reflektierter EinsÃ¤tz 

PmP Laufzeitast von an der Moho reflektierten EinsÃ¤tze 

Pn Laufzeitast von an der Moho refraktierten EinsÃ¤tze 

Scherwellen: 

Sg Laufzeitast von in der oberen und mittleren Kruste refraktierten 

EinsÃ¤tze 
Sc Laufzeitast intrakrustal reflektierter EinsÃ¤tz 

SmS Laufzeitast von an der Moho reflektierten EinsÃ¤tze 

S n  Laufzeitast von an der Moho refraktierten EinsÃ¤tze 

Die Raytracingabbildungen stellen in der oberen HÃ¤lft den Vergleich 
berechneter Laufzeiten (Kreise) mit gemessenen Laufzeiten (Kreuze) in 
einem Laufzeitdiagramm dar. Die untere HÃ¤lft zeigt die zugehÃ¶rige 

gerechneten Strahlwege im Geschwindigkeitsmodell. Die einzelnen 

Schichtgeschwindigkeiten der Modelle sind den Abbildungen in Kapitel 

6. zu entnehmen. 
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Abb. B 2 : ÃŸaytracin des Geschwindigkeitsmodells von Profil A W1 90300 /310 fÃ¼ Station 302 
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U 
TIME - X/8 CS1 2 
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DISTRNCE [KM] Line: AW190300 DISTRNCE [KM] 
Station: 304  NE 

Abb. B 5 : Seismogramm-Montage der Station 304, Profil A W1 90300 nach Vorhersagedekonvolution, 
Stapelung (200m-Bins) und BandpaÃŸfilterun (3- 1 7 Hz) 
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Line: AWI90310 sw Station: 323  
. - - -- 

DISTRNCE [ K M ]  

Abb. B 15 : Seismogramm-Montage der Station 323, Profil A W1 90310 nach 
Stapelung (200m-Bins) und BandpaÃŸfilterun (3- 17 Hz) 
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DISTRNCE [ K M ]  

0 10 20 30 40 50 60 70 80 90 100 110 120 130 

Line: AW190320 DISTRNCE [ K M ]  

Station: 3 2 2  

Abb. B 21 : Seismogramm-Montage der Station 322, Profil A W1 90320 nach Vorhersagedekonvolution, 
Stapelung (200m-Bins) und BandpaÃŸfilterun (3- 17 Hz) 
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. . 

170 160 150 140 130 120 110 100 90 80 70 60 50 40 30 20 

Line: AW190320 DISTRNCE [ K M ]  

Station: 328 E 

Abb. B 29 : Seismogramm-Montage der Station 328, Profil A W1 90320 nach 
Stapelung (200m-Bins) und BandpaÃŸfjlterun (3- 17 Hz) 
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Line: AW190320 

W Station: 3 3 3  
DISTRNCE [ K M ]  

Abb. B 33 : Seismogramm-Montage der Station 333, Profil A W1 90320 nach Vorhersagedekonvolution, 
Stapelung (200m-Bins) und BandpaÃŸfilterun (3- 17 Hz) 
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Line: AW190380 DISTRNCE [ K M ]  
Station: 381 

Abb. B 4 1 : Seismogramm-Montage der Station 381, Profil A W1 90380 nach 
Stapelung (200m-Bins) und BandpaÃŸfilterun (3- 17 Hz) 
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N 
DISTRNCE [ K M ]  Line: AW190400 

Station: 401 S 

Abb. B 53 : Seismogramm-Montage der Station 401, Profil A W1 90400 nach 
Stapelung (200m-Bins) und BandpaÃŸfilterun (3-1 7 Hz) 
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Abb. B 56 : ÃŸaytracin des Geschwindigkeitsmodells von Profil A W1 90400 fÃ¼ Station 404 
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Raytracing der S-Wellenaufzeichnungen: 
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Anhang C: Der Schwerewert des AWI-Absolutpunktes 

Der Absolutpunk am Alfred-Wegener-Institutes in Bremerhaven befindet 

sich in GebÃ¤ud D (Columbusstr,), Raum 0082. 

Der absolute Schwerewert betrÃ¤g an dieser Stelle: 

981356.72 mgal (Â 0.01 mgal) 

Dieser Absolutwert wurde im November 1994 durch eine 

Schleifenmessung verifiziert (Christoph Mayer & Uwe Meyer). 




