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1. Einleitung

Die Polargebiete, insbesondere die Antarktis (Abb. 1.2), haben eine grofen Bedeutung fiir
die klimatischen Entwicklung der Erde. Die hohe Ausstrahlung (Albedo) der polaren Eis-
massen beeinflusst direkt die globale Zirkulation der Luftmassen und Ozeanstromungen.
Eine Volumenénderung der Eiskappen fiihrt z. B. zum Ansteigen bzw. Absenken des glo-
balen Meeresspiegels. Beispielsweise lag der Meerespiegel wihrend der letzten Eiszeit ca.
120 m tiefer als heute. Fiir das Verstindnis der Prozesse und der Ursachen von Klimaéin-
derungen und Meeresspiegelschwankungen in der Vergangenheit ist die Rekonstruktion der
Vereisungsgeschichte der Antarktis eine wichtige Voraussetzung.

Verschiedene Vorhersagemodelle existieren, die die Wirkung klimatischer Anderungen auf
die Eiskappen und damit den Meerespiegel beschreiben. Allen Modellen liegen Ergebnisse
von Studien, der in der Vergangenheit wirkenden Prozesse, zugrunde. Detaillierte Kennt-
nisse zur klimatischen Entwicklung fiihren damit zu einer Verbesserung der Klimamodelle.

Heute ist die Vereisungsgeschichte der Antarktis im Kénozoikum weitestgehend bekannt.
Bestehende, regionale Unterschiede im Beginn der Vereisung und der genaue zeitlich Ab-
lauf der einzelnen Glazial-/Interglazial-Zyklen sind noch unklar und werden diskutiert.
Mit jeder neuen Messung werden die bestehenden regionalen Vereisungsmodelle gedndert
und z. T. neu geschrieben. Grund dafiir ist die allgemein zu geringe Datengrundlage in der
Antarktis.

Anhand von Untersuchungen an Eis- und Sedimentkernen, vereinzelten Tiefbohrungen des
Ocean Drilling Projects (ODP) und seismischen Messungen kénnen Aussagen zu Klima-
schwankungen und zur Anderung der Ausdehnungen der Eisschilde getroffen werden. Diese
spiegeln sich in der Charakteristik der Sedimentation wider (Cooper et al. 1991).
Schwerpunkte der Untersuchungen im Rahmen des ANTOSTRAT-Programmes (Antarctic
Offshore Acoustic Stratigraphy) zur Erforschung der kiinozoischen Vereisungsgeschichte der
Antarktis, lagen in den Gebieten der Prydz Bay, dem 0Ostlichen Weddellmeer, dem Ross-
meer und der nérdlichen Antarktischen Halbinsel (Abb. 1.2).

Die Vereisungsgeschichte und Eisdynamik des Larsenschelfes ist bislang dagegen, wegen
fehlender Untersuchungen, weitestgehend unbekannt. Aus Untersuchungen an der Antark-
tischen Halbinsel geht hervor, dass das westantarktische Eisschild {iberwiegend unterhalb
des Meeresspiegels liegt. Damit verbunden ist nach Anderson (1999) eine erh6hte Empfind-
lichkeit gegeniiber Meeresspiegelschwankungen die sich vermutlich auch in den glazialen
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Sedimenten des Larsenschelfes wiederfindet.

Das Larsenschelf und das westliche Weddellmeer sind nicht nur aus sedimentologischer
sondern auch aus tektonischer Sicht von wissenschaftlichem Interesse. Nach verschiedenen
Modellen (Jokat et al. 2003; Grunow 1993; Storey 1991), die den Aufbruch des Grof-
kontinentes Gondwana beschreiben, fand hier das initiale Rifting statt. Der Nachweis der
Grenze von ozeanischer zu kontinentaler Kruste und die genaue zeitliche Einordnung des
Aufbruchs anhand magnetischer Anomalien ist essentiell fiir die Verbesserung der Modelle
und sollte im Laufe der Messfahrt ANT-XIX/2 erbracht werden.

Weiterhin ist der ostliche Kontinentalrand der Antarktischen Halbinsel noch génzlich un-
bekannt. Dessen Erforschung war Ziel des marin-geophysikalischen Programmes.

Abbildung 1.1.: Schwierige Messbedingungen fiir FS Polarstern.

Die Erforschung der Region war in der Vergangenheit nahezu unmoglich, weil eine ganz-
jahrige Eisbedeckung sowie extreme Wetterverhéiltnisse den Zugang stark beeintrichtigten
(Abb. 1.1). Nur Sir Ernest Shackleton drang bislang mit seinem Schiff Endurance wéihrend
des Driftexperimentes Anfang des 20. Jahrhunderts in dieses Gebiet vor. Die Endurance
hielt dem Druck des dichten Packeises nicht Stand und sank 1915 im siidwestlichen Wed-
dellmeer vor der Antarktischen Halbinsel. Shackleton und seine Mannschaft iiberlebten und
retteten sich bis nach South Georgia. Wahrend der Expedition ANT-XIX/2 im australen
Sommer 2002 iiberfuhr die F'S Polarstern die Sinkposition und konnte so symbolisch die
grofe zeitliche Liicke der Erforschung Terrae incognitae schlieften.
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Bei der Messfahrt konnte ein umfangreicher reflexionsseismischer Datensatz (mehr als 2000
km) im Weddellmeer und entlang des Kontinentalrandes im Bereich des Larsenschelfes
aufgenommen werden (Abb. 3.1). Ziel der Arbeit ist es, zunéchst festzustellen, welche Se-
dimentationsstrukturen in den Daten zu erkennen sind, und die Prozesse herausfinden, die
im Untersuchungsgebiet aktiv waren bzw. sind. Insbesondere interessieren Strukturen, die
Hinweise auf die Eisdynamik wéhrend Glazial-/Interglazial-Zyklen geben. Aus seismische
Untersuchungen in anderen Regionen der Antarktis sind solche glazial geprigten Struktu-
ren und deren Charakteristik bekannt (Cooper et al. 1991; Larter und Barker 1989). Diese
werden als Grundlage des Vergleiches verwendet.

Untersuchungen von Larter und Cunningham (1993) in den verschiedenen Regionen der
Antarktis zeigen, dass in Bereichen, in denen das Eis die Schelfkante erreicht hat, laterale
Unterschiede im Sedimenttransport durch das Eis existieren. Die Frage nach dem Vorhan-
densein solcher Unterschiede auf dem Larsenschelf soll auch beantwortet werden.
Weiterhin existieren an der Westkiiste der Antarktischen Halbinsel grofse Sediment-Drift-
korper am Kontinentalfufs. Die Sedimentation wurde nach Rebesco et al. (2002) beeinflusst
durch die Wechselwirkung von hangabwirts gerichteten Triibestrémen mit hangparallel
gerichteten Bodenstromungen. Die Untersuchung des Kontinentalfufies der Ostkiiste der
Antarktischen Halbinsel kann zur Beantwortung der Frage, ob ein solcher Sedimentations-
prozess regional begrenzt ist oder antarktisweit vorkommt, beitragen.

Im nordlichen Bereich des Untersuchungsgebietes wurde eine grofe Rutschmasse am un-
teren Kontinentalhang bereits 1997 entdeckt (Michels et al. 2001; Rogenhagen und Jokat
2000). Diese wurde nun wéhrend der Expedition 2002 detailliert bathymetrisch vermessen.
In der Arbeit soll diese Rutschung unter anderem nach ihen Ausmafen, der zeitlichen Ein-
ordnung und des moglichen Auslésemechanismus untersucht werden.

Im folgenden werden zunidchst in Kapitel 2 die geologische Entwicklung der Antarktis
seit dem Mesozoikum kurz vorgestellt. Augenmerk liegt dabei auf der geologische Entwick-
lung des Weddellmeeres, der Antarktischen Halbinsel und des Larsenschelfes. In Kapitel
3 werden dann die verwendeten Daten und deren Bearbeitung (processing) beschrieben.
Schwerpunkt liegt hier in den Verfahren der Unterdriickung von Mehrfachreflexionen und
der Signalverstirkung. Anschlieftend wird in Kapitel 4 die Vereisungsgeschichte der Ant-
arktis vorgestellt, die der Interpretation in Kapitel 5 als Grundlage dient. In Kapitel 5
werden zusdtzlich zur Interpretation der Profile die Sedimentstrukturen des Larsenschelfes
mit denen der Westkiiste der Antarktischen Halbinsel verglichen. Die Diskussion der inter-
pretierten Strukturen des Kontinentalhanges und insbesondere die der Rutschung finden
in Kapitel 6 statt. In Kapitel 7 wird die Arbeit noch einmal zusammengefasst und offene
Fragen und Losungsansitze kurz aufgezeigt.
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und Westantarktis die durch den Gebirgszug des Tran-

Deutlich unterscheiden sich die Ost

santarktischen Gebirges voneinander getrennt werden. Nach Anderson (1999).



2. Geologische Einfiihrung in das
Untersuchungsgebiet

2.1. Die Antarktis: Uberblick zur geologischen
Entwicklung seit dem Mesozoikum

In den letzten Jahrzehnten fanden umfangreiche geowissenschaftliche Untersuchungen auf
und iiber der Antarktis statt, um die komplizierte plattentektonische Entwicklung der
Antarktis und deren Rolle vor und wihrend des Zusammenschlusses und anschliefsenden
Zerfalles des Grofkkontinentes Gondwana zu verstehen. Dies ist und war notwendig, da ohne
Kenntnis vom Aufbau und der Entwicklungsgeschichte der Antarktis Paldorekonstruktio-
nen der Grofkontinente Rodinia und Gondwana mit der Antarktis als zentralen Bestandteil
nicht moglich wiren (Abb. 1.2). Damit wéren kontinentiibergreifende Graben-, Suturzonen
und Vulkanprovinzen in ihrem vollem Umfang nicht bekannt und kdnnten regionalgeolo-
gisch schwer verstanden werden (Kleinschmidt 2001).

Die Entwicklung der Antarktis in ihrer derzeitig geographisch isolierten Position nahm im
frithen Jura mit dem Zerfall Gondwanas ihren Anfang. Dieser Aufbruch begann im siid-
westlichen Weddellmeer und setzte sich im Uhrzeigersinn fort. Zu diesem Zeitpunkt, d.h.
vor etwa 200 Ma, war der Grofteil kontinentaler Kruste (Afrika, Siidamerika, Australien,
indischer Subkontinent und Antarktis) vereint und bildete den Grofkontinent Gondwana
mit der Antarktis als zentralen Bestandteil (Lawver et al. 1991) (sieche Abb. 2.1).
Vermutlich aufgrund erhohter Zugspannungen der beiderseits der Antarktis stattfindenden
Subduktion (Paliopazifik im NO, Tethysozean im S), Anderungen der Strémungsverhilt-
nisse im oberen Erdmantel, der Aufwolbung eines Manteldiapires und der Reaktivierung
alter krustaler Schwéchezonen begannen in Bereichen des siidwestlichen Weddellmeeres
sowie des heutigen Mozambiques erste krustale Ausdiinnungen verbunden mit Krustenex-
tension und Beckenbildung. Die Konsequenz dieses Prozesses ist heute noch sichtbar: Das
Aufsplitten Gondwanas in einzelne Kontinente und die damit zusammenhéngende Ozean-
bodenneubildung (Studinger 1998).

Genaue Paldopositionen der Kontinente und der exakte Zeitpunkt der Bildung erster ozea-
nischer Kruste insbesondere im Bereich des Weddellmeeres werden derzeit in verschiedenen
Modellen kontrovers diskutiert (Jokat et al. 2003; Grunow 1993; Storey 1991). Das gene-
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90°E

Abbildung 2.1.: Plattentektonische Rekonstruktion Gondwanas fiir das frithe Jura (vor
200 Ma). Abkiirzungen bedeuten: AP=Antarctic Peninsula block; EWT=Ellsworth Whit-
more Mountains block; MBL=Marie Byrd Land block; NNZ=North New Zealand block;
SNZ=South New Zealand block; TI=Thurston Island block. Nach Anderson (1999).

relle Aufbruchszenario ist dennoch allgemein akzeptiert und anhand von Riftvulkaniten
(z.B. Marie-Byrd-Land, Neuseeland) und magnetischen Spreading- und gravimetrischen
Anomalien wissenschaftlich belegt (Kovacs, Morris, Brozena und Tikku 2001).

Derzeitige Modelle und Studien (Jokat et al. 2003) zeigen eindeutig, dass der Gondwanaauf-
bruch nicht unmittelbar durch einen Mantelplume ausgelost wurde, da ein zeitlicher Versatz
von etwa 26 Ma zwischen den datierten Flutbasalten und den ersten magnetischen Sprea-
dinganomalien existiert, und schreiben jedoch einem nachweislich existierenden Plume eine
die Aufbruchslokation kontrollierende Eigenschaft zu. Die Autoren sehen die gesamten, sich
als lange lineare Vulkangiirtel ertreckenden, magmatischen Provinzen (z.B. Ferrar-, Karoo-,
Tasmanienprovinz) innerhalb Gondwanas als einen grofen Back-Arc-Spreading-Bereich an
(Storey 1995).

Die jurassische und jiingere tektonische Geschichte des Gondwanaaufbruchs kann in drei
Hauptepisoden untergliedert werden, wobei jede durch ein Rift-Event markiert ist:

1. Das initiale Rifting begann im mittleren Jura (etwa 160 Ma) im siidwestlichen Wed-
dellmeer, im Somali- und im Mozambiquebecken und fiihrte zur Bildung eines See-
weges zwischen West- (Afrika und Siidamerika) und Ostgondwana (Antarktis, Aus-
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tralien, Indien und Neuseeland). Alteste bekannte Spreizungsanomalien in genannten
Becken wurden auf 160-156 Ma geschétzt (LaBrecque und Barker 1981). Der ant-
arktische Kontinent wanderte seitdem langsam in seine heutige Position (Abb. 2.2a).

2. In der zweiten Phase, der frithen Kreide (etwa 130 Ma), trennten sich die afrikanisch-
indische und siidamerikanische Platten voneinander. Beide entfernten sich weiter von
der antarktischen Platte. Im Siidatlantik entstand ein Riftbecken (Natalbecken) das
sich mit der Zeit ausweitete und nach Norden propagierte (Abb. 2.2b). Ab dieser Zeit
reorganisierte sich das Sea Floor Spreading im Weddellmeer neu, d.h. die Spreading-
Geschwindigkeiten nahmen drastisch ab und &nderten ihre Richtungen (sichtbar in
Altimeterdaten von McAdoo und Laxon (1996), anhand des Herringbone Pattern im
zentralen Weddellmeer , Abb. 6.1).

3. Schlieflich vervollstdndigten die Trennung Australiens und Neusselands vom Ost-

antarktischen Kraton wahrend der mittleren Kreide (vor 90-100 Ma) mit extensi-
vem Rifting in der Ross-Embayment-Campell-Plateau-Region (Elliot 1994) sowie die
Abtrennung Madagaskars (vor 88 Ma) und der Seychellen (vor 65 Ma) von Indien
den endgiiltigen Zerfall Gondwanas (Abb. 2.2c). Der langsame Rift-Prozess zwischen
Australien und der Antarktis war nicht von extensivem Vulkanismus begleitet. Ein
Mantel-Plume-Einfluss wird ausgeschlossen und der Zerfall als Folge der Anderung
des plattentektonischen Regimes aufgrund der langandauernden Subduktion des neo-
tethyschen Ozeanbodens nordlich Australiens angesehen.
Extensionsbewegungen, spéter als 100 Ma stattfindend, mit Plume-bezogenem, ex-
tensivem Vulkanismus, wurden dagegen im Rossmeer bzw. Mozambiquebecken aus-
gemacht. Diese werden mit der komplizierten Separation der éstlichen und westlichen
Teile des Marie-Byrd-Landes von Neuseeland, der Madagaskars und der Seychellen
von Indien in Zusammenhang gebracht (Storey 1995).

Im Rahmen des Gondwanazerfalls entstanden nach und nach regionale Tiefenwasserstro-
mungssysteme. Deren gesamtheitliche Zirkulation zwischen den neu entstandenen Ozean-
becken wurde lange durch die bis in das Miozén bestehende Verbindung zwischen den
Bruchstiicken des Gondwanaaufbruchs verhindert. Erst mit dem Offnen der Drake-Passage
vor etwa 28 Ma und dem Freiwerden des Tasman Rise vor etwa 30 Ma bildete sich ein
zirkumpolarer Ringstrom aus (Lawver et al. 1992; Elliot 1994) (Abb. 2.2d). Dies fiihrte
zur ozeanographischen Isolation, damit zu genereller Abkiihlung der Ozeane weltweit und
schlieklich zu beginnender kontinentaler Vereisung der Antarktis seit dem frithen Tertidr
(Van der Wateren und Cloetingh 1999; Anderson 1999).

Weiterfilhrende und detaillierte Informationen zur plattentektonischen Entwicklung der
Antarktis konnen dem Sammelband King et al. (1996) und Anderson (1999) entnommen
werden.
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180°

(a) Rekonstruktion der frithen  Kreide (b) Rekonstruktion der frithen  Kreide
(vor 130 Ma) (vor 118 Ma)

(c) Rekonstruktion der spdten  Kreide (d) Rekonstruktion des frithen Oligozin
(vor 80 Ma) (vor 30 Ma)

Abbildung 2.2.: Plattentektonische Rekonstruktion Gondwanas a) der frithen Kreide
(vor 130 Ma), b) der frithen Kreide (vor 118 Ma), c¢) der spéten Kreide (vor 80 Ma) und b)
des frithen Oligozdn (vor 30 Ma). Abkiirzungen bedeuten: AP=Antarctic Peninsula block;
EWT=Ellsworth Whitmore Mountains block; MBL=Marie Byrd Land block; NNZ=North
New Zealand block; SNZ=South New Zealand block; TI=Thurston Island block. Nach An-
derson (1999)
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2.2. Das Weddellmeer: Geographische Position und
geologische Entwicklung

2.2.1. Geographische Position

Das Weddellmeer grenzt im Westen an die Ostkiiste der Antarktischen Halbinsel, im Siiden
an den Filchner-Ronn-Eisschelf und im Siidosten an die Kiisten von Dronning-Maud-Land
und Coats-Land (Ostantarktis) (Abb. 2.3). Der siidliche Scotia-Riicken trennt das Wed-
dellmeer von der Scotia See im Norden. Eine gedachte Linie verbindet das siidliche Thule
innerhalb der Siid-Sandwich Inseln mit Kap-Norvegia in Dronning-Maud-Land und trennt
das Weddellmeer vom Siidatlantischen Ozean im Nordosten ab.

40
Sou TJlr-i AMERICAN PLATE %

North Scotia Ridge

| MAURICE

SOUTH

AMERICA

DRONNING
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.
COATS LAND)
LAND
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Abbildung 2.3.: Ubersichtskarte des Weddellmeeres. Abkiirzungen bedeuten: BI, Berkner
Island; ST, Southern Thule; KN, Kapp Norvegia. Das Inlet zeigt Platten und Plattengrenzen
in der Region. Nach Storey et al. (1996).

In dieser Position fungiert das Weddellmeer als eines der gréfsten natiirlichen Kaltwasser-
Bildungsgebiete weltweit. Die niedrigen Temperaturen, riesige Schelfeisflichen und die
ozeanographisch isolierte Lage begiinstigen die Entstehung kalter Bodenstromungen, die
z.T. als Antarktisches Tiefenwasser (AABW) die Weltmeere speisen und so als Pumpe der



KAPITEL 2. GEOLOGISCHE EINFUHRUNG IN DAS UNTERSUCHUNGSGEBIET

ozeanographischen Zirkulation wirken. Die Entstehung des AABW ist in Abb. 2.4 schema-
tisch dargestellt und in der Bildunterschrift kurz erldutert.
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Abbildung 2.4.: Wassermassen des siidlichen Ozeanes und deren Zirkulation. Das Ant-
arktische Tiefenwasser (AABW) bildet sich durch hangabwértsgerichtete Bewegung kalter,
salzhaltiger Schelfwasser (hohe Salinitét entsteht durch das Ausfrieren von Meereis, z.B.
vor dem Filchner-Ronn-Schelfeis) und dessen Vermischen mit zirkumpolarem Tiefenwasser
(CDW). Das AABW sinkt aufgrund seiner hohen Dichte bis auf den Meeresboden und speist
iiber diesen Weg die Weltmeere. Der grofte Teil des weltweit produzierten AABW kommt
aus dem Weddellmeer. Nach Nitsche (1998).

2.2.2. Geologische Entwicklung

Neueste magnetische Untersuchungen (Jokat et al. 2003) beschreiben den Aufbruchprozess
Gondwanas nicht mehr als ein plume-induziertes, simples von West nach Ost propagieren-
des Riftsystem, sondern als einen komplexen, kontinuierlichen Riftingprozess, der mit dem
Anlegen dreier separater Ozeanbecken im Jura (etwa 160 Ma) begann (Abb. 2.5):

e westliches Weddellmeer (propagierend von West nach Ost),
e Mozambique Becken/Riiser-Larsen-Meer,

e Somali Becken, nordlich von Madagaskar.
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Abbildung 2.5.: Plattentektonische Rekonstruktion fiir Gondwana vor 155 Ma. Dicke Li-
nien zeigen die Position der Spreizungsriicken. Die Spreizungsgeschichte des westlichen Wed-
dellmeeres ist nicht bekannt, deswegen ist die Ausdehnung des Riftbeckens nicht eingezeich-
net. Abkiirzungen bedeuten: AP, Antarctic Peninsula; AR, Astrid Ridge; BDS, Botswana
Dyke Swarm; Beattie-A, Beattie Anomaly; EE, Explora Escarpment; FRS, Filchner Ronne
Shelf; GR, Gunnerus Ridge; IND, India; MAD, Madagaskar; MOZB, Mozambique Basin;
RLS, Riiser Larseb Sea; RVO, Roccas Verdes ophiolites; SKA, Sverdrupfjella-Kirvanveggen
Anomaly; SRI, Sri Lanka. Nach Jokat et al. (2003).

Ersteres 6ffnete sich vor etwa 155 Ma zwischen Siidamerika, Afrika und dem Filchner-Ronn-
Schelf in N-S Richtung. Die Riftachse verlagerte sich mit einer angenommenen Geschwin-
digkeit von 63 km/Ma etwa 1000 km in Richtung Ostnordost und erklért so die kreisbo-
gengleiche Drift Stidamerikas (einschlieflich Falklandplateaus) bzgl. der Ostantarktis und
die damit in Zusammenhang stehenden gravimetrischen Anomalien des Fischgriat-Musters
(Heringbone Pattern) im zentralen Weddellmeer (Jokat et al. 2003).

Massive Flutbasaltprovinzen entstanden an Land im frithen Jura (200 - 170 Ma) sowohl auf
afrikanischer (Karoo-Basalte) wie auf antarktischer (Ferrar-Basalte) Seite. Geochemische
Analysen der Basalte lassen auf die Aufwélbung eines Manteldiapires (Bouvet-Manteldiapir
zwischen Falklandplateau, Ostantarktis und Siidafrika) schliefen (Brewver et al. 1992), der
in engem Zusammenhang mit den Mechanismen gebracht wird, die zum Zerfall Gondwanas

11
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fithrten (Studinger 1998).

Derzeitige Studien, die sich mit den Aufbruchsmechanismen von Superkontinenten befas-
sen, unterscheiden kontinentale Riftprozesse nach passivem oder aktivem Rifting, je nach-
dem, ob ein Manteldiapir alleiniger Initiator oder begleitend bzw. verstirkend zu globalen
Plattenbewegungen einherging. Im Falle des Gondwanaaufbruchs wird passives Rifting be-
vorzugt. Dieses ging dem durch die pazifische Subduktionszone initiierten Intra-Plate Rif-
ting vorraus und begleitete teilweise das Spreizungsstadium (Hiibscher 1994; Jokat et al.
2003). Dem starken Vulkanismus folgten krustale Dehnungen und der Beginn ozeanischer
Beckenbildung zwischen Afrika/Stidamerika und der Antarktis. Neueste Studien schreiben
einem Mantelplume, wegen des zeitlichen Versatzes von Vulkanismus und Ozeanbeckenbil-
dung, mehr den die Position von Hauptstorungssystemen bestimmenden Einfluss zu als die
essentielle Triggerfunktion fiir den Gondwanaaufbruch.

Wihrend die angelegten Becken wuchsen, bestand, offenbar wegen stabiler Lithosphire
des alten Kratons, die die finale Trennung verzdgerte, weiterhin eine Verbindung zwischen
Teilen des Falklandplateaus, Afrikas und der Antarktis. Mit der Offnung des Natalbe-
ckens im Siidatlantik, als Konsequenz der unterschiedlichen Spreadingazimuthe der afri-
kanischen und siidamerikanischen Platte, vollzog sich die Trennung von Siidamerika und
Afrika schlieklich vor etwa 140 Ma in einem Zeitraum von etwa 10 Ma (Abb. 2.6).

Grofte Teile der ozeanischen Kruste des Weddellmeeres bildeten sich an der siidlichen Flan-
ke eines Spreading-Systems, das heute durch den siidamerikanisch-antarktischen Riicken
reprisentiert wird. Weite Teile der an der Nordflanke des Riickensystems gebildeten Litho-
sphéire subduzierten unter die Scotia Sea und verhinderten so die Moglichkeit der genauen
Rekonstruktion der Offnungsgeschichte dieses Bereiches. Dies lisst Fragen nach der genau-
en Position Siidamerikas bzgl. der Antarktischen Halbinsel vor dem Aufbruch offen. Der
Subduktionsprozess endete mit einer Riicken-Graben-Kollision. Seither entwickelte sich der
Scotia-Riicken in eine vorherrschend sinistrale strike-slip Grenze, die das Weddellmeer von
der Scotia-See abgrenzt und gleichzeitig die Grenze zwischen der antarktischen Platte und
der Scotia-Platte markiert (Storey 1991) (Inlet der Abb. 2.3).

12
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Abbildung 2.6.: Plattentektonische Rekonstruktion fiir Gondwana vor 131 Ma. Ost-
(EA/AP)und Westgondwana (AFR/SAM) sind endgiiltig voneinander getrennt. Ein durch-
gehendes Spreizungssystem hat sich zwischen dem Weddell- und Riiser-Larsenmeer entwi-
ckelt. Die strichpunktierte Linie im westlichen Weddellmeer zeigt den Verlauf zweier deut-
lich ausgeprigter magnetischer Anomalien. Dicke Linien zeigen die Position der Spreizungs-
riicken. Abkiirzungen bedeuten: AP, Antarctic Peninsula; AR, Astrid Ridge; BDS, Botswana
Dyke Swarm; Beattie-A, Beattie Anomaly; EA East Antarctica; EE, Explora Escarpment;
EW-E, Explora Wedge-East; FRS, Filchner Ronne Shelf; GR, Gunnerus Ridge; LS, Lazarew
Sea; MEB, Maurice Ewing Bank; MOZB, Mozambique Basin; MOZR, Mozambique Ridge;
RLS, Riiser Larseb Sea; RVO, Roccas Verdes ophiolites; SKA, Sverdrupfjella-Kirvanveggen
Anomaly; WS, Weddell Sea. Nach Jokat et al. (2003).
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2.3. Geologische Entwicklung der Antarktischen
Halbinsel seit dem Mesozoikum

Die Antarktische Halbinsel entwickelte sich als ein aktiver magmatischer Riicken vom frii-
hen bis mittleren Jura an (Thomson et al. 1983). An diesem aktiven Kontinentalrand von
Gondwana und der Westantarktis subduzierte pazifischer und protopazifischer Ozeanbo-
den. Dabei entstand ein weiter Akkretionskomplex auf der westlichen fore-arc Seite der
Antarktischen Halbinsel und dicke back-arc Sequenzen an seiner ostlichen dem Weddell-
meer zugewandten Seite (Abb. 2.7). Exponierte, kontinuierliche und wechselgelagerte Me-
tasedimente, Gneisse und Vulkanite deuten auf die Antarktische Halbinsel als Quellregion
fiir die Sedimentbecken an ihren Flanken und zeigen den Verlauf der komplizierten tekto-
nischen Geschichte wihrend des Mesozoikums und Kénozoikums (Elliot 1994).
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Abbildung 2.7.: Antarktische Halbinsel: Geologische Situation wihrend der Subduktions-
phase des Protopazifik im Mesozoikum (mittlerer Jura bis frithe Kreide). Deutlich erkennbar
ist die Entwicklung der Antarktischen Halbinsel als magmatischer Vulkangiirtel und die Bil-
dung eines weitraumigen back-arc-Bereiches Ostlich und eines fore-arc-Bereiches westlich der
Antarktischen Halbinsel. Nach Anderson (1999).

Zusammen mit den kontinentalen Blécken Marie-Byrd-Land, Thurston-Island, Ellsworth-
Whitmore-Mountains und Neuseeland mit damals zugehorigem Campell-Plateau und Chat-
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ham-Rise bildete die Antarktische Halbinsel wihrend des Mesozoikums die Fortsetzung des
Subduktionsgiirtels von Siidamerika (Nitsche 1998) und damit den westlichen Rand des
Grok-Kontinentes Gondwana (Abb. 2.8).
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Abbildung 2.8.: Ubersichtskarte zur Antarktis mit gekennzeichneten (schwarz umrandet)
Westantarktisblocken. Nach Anderson (1999).

So finden sich fiir Subduktionszonen und Inselbdgen typische Magmatite und Sedimentge-
steine entlang der Antarktischen Halbinsel wie der angrenzenden Inseln. Aus diesen Ge-
steinen lassen sich mehrere magmatische und tektonische Phasen rekonstruieren. Teilweise
wurden auch an den damals bestehenden Inselbogen terranes angegliedert. Aus den Re-
konstruktionsmodellen wird ersichtlich, dass eine von Siidwest nach Nordost gerichtete
Migration von Riickensegmenten in die Grabenzonen das Spreading sowie die Subduktion
nach und nach zum Erliegen brachte. Rezent sind nur noch in Bereichen des Shetlandgra-
bens Subduktionsprozesse nachweisbar. Das Erliegen der Subduktion von pazifischer und
Phoenixplatte und der damit zusammenhéngenden tektonischen Situation ist in Abb. 2.9
ersichtlich.

Erste Segmente des Pazifik-Phoenix-Riickens erreichten die Subduktionszone vor etwa
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Abbildung 2.9.: Plattentektonische Entwicklung des Siidostpazifik seit der Mittel-Kreide.
Die Abbildungen a) bis d) zeigen die rdumliche Anordnung der einzelnen Platten vor: a)
100 Ma, b) 80 Ma, ¢) 60 Ma und d) 45 Ma. Nach Elliot (1988.)

90 Ma im ostlichen Bereich der neuseeldndischen Blocke (Chatham-Rise und Cambell-
Plateau), was wenig spéter zu deren Trennung von Marie-Byrd-Land und der Bildung ozea-
nischer Kruste fiihrte (fritheste datierte ozeanische Kruste: 84 Ma (Lawver et al. 1992)). Ab
der Oberkreide (80 Ma) wird Neuseeland als eigenstandiger Mikrokontinent gesehen. Mit
dem Abspalten Neuseeland formte sich ein neues Riickensystem, der Antarktis-Pazifik-
Riicken, der sich im Paldozdn vor 60 Ma weiter verzweigte und damit die Aufspaltung
der Phoenixplatte in Bellingshausen- und Alukplatte nach sich zog. Im weiteren Verlauf
erweiterte sich das Becken zwischen Antarktis und Neuseeland; die bislang entlang des
Tiefseegrabens der Antarktis ausgebildete Subduktionszone wanderte nach Osten und der
ehemals aktive Kontinentalrand wurde inaktiv aufgrund der Kollision der Segmente des
Bellingshausen-Aluk-Riickens mit dem Kontinentalrand der Antarktis (Veit 2002).

Mit der Kollision getrennter Riickensegmente der ehemaligen Phoenixplatte fand sukzessi-
ve ein von Stidwest nach Nordost wandernder Wechsel von einem ehemals aktiven zu einem
passiven Kontinentalrand statt (Larter et al. 1997). Das Ende der Subduktion fiihrte zu
einem starken wuplift, der 1-4 Ma dauerte und zu anschliefender langanhaltender Subsidenz.
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Die Subsidenz resultierte aus der Kombination von thermalen, sedimentiiberlagernden und
sedimentkompaktierenden Effekten. Das Absinken vollzog sich schneller als an den meis-
ten anderen Stellen des Antarktischen Kontinentalrandes und ging einher mit dem starken
Eintrag glazial-mariner Sedimente. Aufgrund dessen konnte sich hier die kénozoische Ver-
eisungsgeschichte in den Schelfsedimenten hochaufgelost erhalten (Larter et al. 1997).
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Abbildung 2.10.: Bruchzonen (F.Z.) entlang der Westkiiste der Antarktischen Halbinsel
die sich wihrend der Riicken-Graben-Kollision im Siidostpazifik wihrend des Kénozoikums
herausbildeten. Dicke graue Linien zeigen den Verlauf der Hauptbruchzonen, kasten- bzw.

kreisumrandete Zahlen die abgeschétzte Ausdehnung bzw. Méchtigkeit (in Zweiweglaufzeit)
der Akkretionskeile. Nach Anderson (1999).

Interessant gestaltete sich die letzte Phase der Riickenkollisionen vor etwa 6 Ma. Im Be-
reich des Shetlandgrabens erstarb die Subduktion noch vor dem Erreichen des Spreizung-
zentrums, vermutlich als Folge der verringerten Spreizungstétigkeit und des tektonischen
Druckes des verbliebenen Plattenteiles der Alukplatte (Barker 1982). In diesem Zusammen-
hang verlagerten sich der Vulkangiirtel und der Graben durch das riickwértige Abrollen der
abtauchenden Platte in Richtung Fore-Arc-Bereich. Dieser Prozess war gekoppelt mit Ex-
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tensionsbewegungen und letztlich mit der Offnung eines Randbeckens im Back-Arc-Bereich.
Das Becken der Bransfield Strake wurde angelegt und senkte sich nachweislich im Pliozin
und Pleistozén. Zeitgleich brach Back-Arc-Vulkanismus aus, der zusammen mit dem Zer-
gleiten des Inselbogens den Aufstieg von Dekrompressions-Schmelzen aus dem unterlagern-
den Mantel ermoglichte (Veit 2002). In Abb. 2.10 ist die Segmentierung der verschieden
alten Kollisionsstadien, getrennt durch Bruchzonen, ersichtlich. Die Bruchzonen begrenzen
Ozeanregionen verschiedenen Alters, Warmegehalts, verschiedener Tiefe und Sedimentbe-

deckung. Zudem stellen sie effektive Barrieren fiir einen weitrdumigen Sedimenttransport
dar (Barker 1982).
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2.4. Geologische Entwicklung und geographische
Einordnung des Larsenschelfes

Das Larsenbecken ist ein mesozoisch-tertidres Sedimentbecken, das sich Gstlich der Ant-
arktischen Halbinsel erstreckt (Elliot 1988) (Abb. 2.11). Méchtige z.T. glazial iiberpréigte
Sedimentpakete iiberlagern kontinentale und ozeanische Kruste. Die Quellregion dieser Se-
dimente war der durch Subduktion an der pazifischen Seite herausgehobene Vulkangiirtel
der Antarktischen Halbinsel. Der genaue Ubergang zwischen den beiden Krusten und damit
der Kontinentalrand des westlichen Weddellmeeres konnte bis heute nicht durch seismische
Untersuchungen bestimmt werden, er wird aber im Bereich des Larsenbeckens vermutet.
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Abbildung 2.11.: Lithotektonische Einheiten der Antarktischen Halbinsel von der spiten
unteren Kreide bis zur oberen Kreide. Nach Elliot (1983).
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KAPITEL 2. GEOLOGISCHE EINFUHRUNG IN DAS UNTERSUCHUNGSGEBIET

Wie im vorigen Kapitel 2.3 schon erwihnt, zeigen die 6stlich der Antarktischen Halbinsel ge-
legenen Schelfgebiete des passiven Kontinentalrandes des Weddellmeeres und deshalb auch
das Larsenbecken Back-Arc-Einfluss. Der Bereich des Larsenbeckens war seit der Oberkrei-
de durch Dehnungstektonik gekennzeichnet, die mit dem Zergleiten von Siidamerika und
der Antarktischen Halbinsel einherging. Deren Trennung war verbunden mit Dehnungsbe-
wegungen und Vulkanismus im Bereich der Halbinsel wiahrend des Eozénes (zwischen 50

und 30 Ma).
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Abbildung 2.12.: Schematische Karte, die den Zusammenhang zwischen aktivem Rift-
Vulkanismus und den Hauptstérungszonen in der nordlichen Region der Antarktischen Halb-
insel aufzeigt. Aktive vulkanische Zentren sind: D-Deception; PE-Penguin; B-Bridgeman;
PA-Paulet; C—Coley; SN—Seal Nunataks; A—Argo. Nach Gonzalez-Ferran (1985).
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Das Gebiet des Larsenschelfes war ein Back-Arc-Sedimentationsbecken ohne Vorkommen
von Vulkanismus. Erst mit dem Nachlassen der Spreizungstétigkeit der Segmente des ver-
bliebenen Bellingshausen-Alukriickens und der grabenwirts gerichteten Verlagerung der
Subduktionszone, lebte der Vulkanismus der James-Ross-Island-Vulcanic-Group im Zu-
sammenhang mit dem Larsenrift auf (Veit 2002). Das Larsenrift liegt etwa 200km siid-
ostlich und parallel zum Bransfieldrift auf der gegeniiberliegenden Seite der Antarktischen
Halbinsel (2.12). Es ist ein Teil eines Mehrfachriftsystems, das vom Pleistozén bis heute
Extensionprozessen unterlag. Diese begannen nach Beendigung der Subduktionsaktivité-
ten am Shetlandgraben wihrend des Miozénes.

WEST

EAST
ANTARCTIC PENINSULA SEAL NUNATAKS VOLCANOES
LARSEN ICE SHELF

TEAU (1850 m ) WEDDELL SEA

14 MURD'OCH ROBERTSON LS
0.7 Active

LARSEN RIFT

Abbildung 2.13.: Schematisches Profil des Larsenriftes und der vulkanischen Aktivi-
tat wahrend des Pliozénes bis heute. Nach Gonzalez-Ferran (1985). Anhand der datierten
Vulkanite im Larsenbecken ist sehr gut die symmetrische Struktur des Riftes erkennbar.

Der Zusammenhang zwischen tektonischen und vulkanischen Prozessen im nordlichen Be-
reich der Antarktischen Halbinsel (Larsenbecken und zugehorige Inseln) als Teil der dyna-
mischen Entwicklung des Scotia-Vulkangiirtels ist in Elliot (1983, Gonzalez-Ferran (1983a,
Gonzalez-Ferran (1985) anschaulich beschrieben (Abb. 2.14). Einige wichtige Folgerungen
werden im weiteren dargestellt:

e Ein aktives ozeanisches Subduktionsregime existierte im Shetlandbogen, eingerahmt
von Shackleton- und Hero-Bruchzone, kurz vor dem Beginn des Kénozoikums. Die
Subduktion erstarb wahrscheinlich im spéten Mittel-Miozén (Abb. 2.12).

e Eine extensive Back-Arc-Zone entwickelte sich wihrend des Pliozénes/Pleistozénes.
Zwei 200 km voneinander entfernte Riftstrukturen bildeten sich parallel zur Achse
des Shetlandgrabens: das Bransfieldrift nordwestlich und das Larsenrift siiddstlich
der Antarktischen Halbinsel (2.14).
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e Das Riftstadium war begleitet von pleistozdnem bis rezentem Vulkanismus, der von
Rift zu Rift geochemisch unterschiedlich charakterisierte Vulkanite férderte.

e Das Larsenrift entwickelte sich symmetrisch im Pleistozdn. Der Nachweis findet sich
im Vulkanismus der Seal Nunataks (Gonzalez-Ferran 1983b), siehe auch Abb. 2.13.

e Die ozeanische Segmentierung und Begrenzung der nordwestlichen Region durch
Hero- und Shackletonbruchzone zeigt ihren Effekt auch im siidlich gelegenen Lar-
senrift.

e Beide Riftstrukturen zeigen noch heute Extensionsbewegung, die von vulkanischer
Aktivitat begleitet sind. Beispiele fiir das Bransfieldrift finden sich auf Penguin und
Deception Island, fiir das Larsenrift auf Paulet Island und den Seal Nunataks.
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Abbildung 2.14.: Tektonisch-vulkanische Entwicklung der Antarktischen Halbinsel seit
der Kreide bis heute. Nach Gonzalez-Ferran (1985).
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3. Datenerfassung und Bearbeitung

3.1. Reflexionsseismische Messung wahrend der
Expedition Ant-XIX/2 auf dem Larsenschelf

Die Expedition ANT-XIX/2 startete am 01.12.2001 in Kapstadt und steuerte zuerst die
deutsche Antarktisstation Neumayer an. Nach lingerer Uberfahrt und Ladeaktivititen
verliefen die neuen Uberwinterer samt wissenschaftlichen Geriit die FS Polarstern end-
giiltig am 22.12.2001. Das anschliefend geplante italienisch-deutsche marine Forschungs-
programm musste wegen schwieriger Eisbedingungen neu koordiniert werden, weil das
anfanglich geplante Untersuchungsgebiet nicht befahren werden konnte. Ein Ausweichen
auf den oOstlichen Kontinentalrand der Antarktischen Halbinsel bot sich wegen der aus
NOAA-Satellitenbildern bekannten giinstigeren Eisbedingungen an. Wéhrend des Transits
zur Antarktischen Halbinsel wurde ein kurzes bathymetrisches und seismisches Netz und
ein Wasserbeprobungsprogramm gefahren (Jokat und Krause 2003).

Zu Beginn des Jahres 2002 erreichte F'S Polarstern das neue Untersuchungsgebiet, das
noch nie durch eine andere Expedition erkundet wurde Abb. 3.1. Grund sind die in norma-
len Jahren herrschenden sehr schwierigen Eisbedingungen. Der aufgenommene Datensatz
beschreibt damit zum ersten Mal die flacheren und tieferen Bereiche dieses Kontinentalran-
des. Insgesamt wurden mehr als 2000 km Seismik akquiriert. Parallel zu den seismischen
Messungen konnte intensiv HELIMAG (Helikoptermagnetik) geflogen werden, um marine
magnetische Anomalien hochaufgelost zu vermessen.

Im Siiden des Gebietes konnte wegen dicken, mehrjahrigen Packeises nicht die Schelfkante
erreicht werden. Im Norden waren die Eisbedingungen etwas besser, so dass es hier mog-
lich war bis auf den Schelf zu fahren, ohne das seismische Gerit zu gefihrden. Zwischen
66°S und 67°S zeigten die seismischen Daten einen grofiskaligen Massenversatz am unteren
Kontinentalhang. Die Eisbedingungen erlaubten eine systematische, bathymetrische Ver-
messung der Rutschmasse, um deren Form und Ausdehnung zu erfassen. Am 17.01.2002
wurden die wissenschaftlichen Messungen eingestellt. F'S Polarstern verliet das Gebiet und
erreichte nach ruhiger Fahrt durch die Drake Passage Punta Arenas am 21.01.2002 (Jokat
und Krause 2003).
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Abbildung 3.1.: Seismisches Profilnetz auf dem Larsenschelf. Dicke Linien bezeichnen
die bei der Expedition ANT-XIX/2 aquirierten Profile. Gestrichelte Linien zeigen die Profile
des U.S. Antarctic Program. Der Kasten umrahmt das Gebiet der dichten bathymetrischen
Vermessung des Rutschkdrpers.
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Profiles Latitude (Start) |Longitude (Start)| Latitude (End) | Longitude (End) | Shots | Length | Streamer| Airgun | Chan |dx Chan
20020050 -69,0057 -47,8398 -69,0291 -56,2902 8786 407 600 8x3l 96 25
20020055 -69,0294 -56,2908 -69,1885 -56,2825 421 20 600 8x3l 96 25
20020060 -68,5295 -57,4127 -68,6459 -52,5014 5151 239 600 8x3l 96 25
20020070 -68,6118 -52,5064 -68,171 -53,058 1314 62 600 8x3l 96 25
20020080 -68,1695 -53,0984 -68,1239 -56,4046 3410 163 600 8x3l 96 25
20020090 -67,5353 -57,4745 -67,4998 -55,4184 1931 9l 600 8x3l 96 25
20020100 -67,4601 -55,2779 -67,5006 -54,696 556 26 600 8x3l 96 25
200201 10 -67,4882 -54,649 -67,4049 -54,5913 205 10 600 8x3l 96 25
20020120 -67,4207 -54,5292 -67,4991 -50,1517 4211 204 600 8x3l 96 25
20020130 -67,4668 -50,1695 -67,0061 -49,9956 1018 56 600 8x3l 96 25
20020140 -67,0009 -50,0391 -67,0009 -52,079 1914 92 600 8x3l 96 25
20020141 -66,997 -52,122 -66,906| -52,4104 337 17 600 8x3l 96 25
20020142 -66,9196 -52,4858 -66,9957 -52,7772 317 15 600 8x3l 96 25
20020143 -67,0022 -52,8647 -66,9907 -54,9527 2067 98 600 8x3l 96 25
20020150 -66,9652 -54,9999 -66,9995 -60,1039 4823 229 600 8x3l 96 25
20020160 -66,5209 -57,1264 -66,4634 -51,4335 5463 261 600 8x3l 96 25
20020170 -66,4524 -51,1264 -66,251 | -51,5399 508 25 600 8x3l 96 25
20020180 -66,2526 -51,5559 -66,251 -56,2641 4574 220 600 8x3l 96 25

97051 -66,3231 -50,0198 -66,0841 -56,505 7564 322 600 8x3l 96 25

Abbildung 3.2.: Ubersicht der bei der Expedition ANT-XIX/2 aufgenommenen seismi-
schen Profile.

3.2. Grundlagen der Reflexionsseismischen
Datenerfassung und Bearbeitung

Reflexionsseismik ist die Laufzeitmessung reflektierter akustischer und elastischer Wellen.
Das reflexionsseismische Verfahren dient der Erkundung des Untergrundes und kann je nach
Art der verwendeten seismischen Apparatur (Quelle und Aufnehmer) oberflaichennahe oder
tieferliegende Bereiche abbilden. Seismische Messungen dienen damit der Erstellung von
Untergrundsmodellen aus denen petrologische, bergbau- und ingenieurtechnischen Aussa-
gen getroffen werden kénnen (Militzer und Weber 1987).

Das seismische Signal (elastische Welle) wird durch Sprengung bzw. Vibratoren (an Land)
oder Luftkanonen (im Wasser) kiinstlich erzeugt und breitet sich im Untergrund abhingig
von unterschiedlichen petrophysikalischen Parametern (z. B. Dichte, LAMEsche Parame-
ter) entlang verschiedener Laufwege aus. Eine Welle wird beim Durchlaufen von Zonen
unterschiedlicher Untergrundparameter reflektiert und gebrochen. Die Starke der Reflexi-
on ist abhingig vom bestehenden Impedanzkontrast zwischen den beiden benachbarten
Medien. Die Impezanz ist das Produkt aus Dichte und seismischer Geschwindigkeit des
Mediums. Je hoher der Kontrast desto stiarker ist die Amplitude der reflektierten Welle.
Die an Grenzschichten zuriickgeworfene Welle wird an der Oberfliche mit Hilfe von Geo-
phonen oder Hydrophonen (im Wasser) registriert.

Bevor die Daten geologisch interpretierbar sind, muss i. A. das Nutz/Storsignalverhéltnis
verbessert werden. Verschiedene Verfahren (processing) werden genutzt, um die Datenqua-
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litdt zu erh6hen und von Storsignalen zu befreien. Insbesondere in polar-marinen Gebieten
wird verstiarktes Rauschen, hervorgerufen durch Reibung der seismischen Aufnehmer an
Eisschollen, registriert. Weitere typische Storsignale, die die eigentliche Information verde-
cken, sind z.B. das Geist- und Bubblesignal, Mehrfachreflexionen und Schiffsgerdusche.

3.2.1. Seismische Quellen der marinen Seismik

In der marinen Seismik kommen Spezialschiffe zum Einsatz. Sie sind sowohl mit Luftkano-
nen zur Erzeugung des Quellsignales als auch mit mehrere Kilometer (bis zu 15 km) langen
Hydrophonkabeln (streamer) zur Erfassung der Daten ausgestattet. Die Schiffe fahren das
geplante Profilnetz ab und registrieren dabei durchgehend. Vorteil mariner Seismik sind
die hohe Produktivitdt und Qualitit der Datenerfassung. Die F'S Polarstern ist ausgestat-
tet mit einem speziell fiir Eisfahrten entwickelten Luftkanonengestell (2x6 m airgun-array)
sowie einem 600m langem streamer der auch bei schwierigen Bedingungen zum Einsatz
kommt.

Die am héufigsten genutzte Energiequelle ist der Luftpulser (airgun), ein Gerét, das stark
komprimierte Druckluft unter Wasser schlagartig freisetzt. Die Kanonen an Bord der Polar-
stern werden mit 120 bis 140 bar betrieben (Martens, pers. Mitt.). Die Funktionsweise einer
Luftkanone wird im folgenden kurz erldutert (Abb. 3.3) .

High-pressure
air \T

Solenoid
valve

High-pressure
air =

77
: N
Port H - Port
\ /

Shuttle

High-pressure -
air

Abbildung 3.3.: Aufbau und Funktionsweise eines VLF-Luftpulser: a) in geladenem Zu-
stand, b) wiahrend des Schusses. Nach Sheriff and Geldart (1986).
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Beide Kammern A und B (Steuer-, Hochdruckkammer) sind mit Druckluft gefiillt. Kammer
B wird gespeist iiber eine Offnung im Steuerkolben (shuttle). Da die Steuerkolbenoberfli-
chefliche C etwas grofser ist als der Kolbenboden D, ensteht ein Kréfteungleichgewicht, das
die Kanone unter Druck geschlossen héalt. Zusétzlich kann der Kolbenboden in der Kammer
C von unten iiber einen sogenannten Uberstromkanal angeblasen werden. Dies geschieht
beim Ziinden der Kanone mit Hilfe eines elektrisch getriggerten Impulses am Magnetventil
(solenoid valve). Druckluft dringt iiber den Uberstromkanal unter den Steurkolben. Dies
reicht aus um die Haltekraft zu {iberwinden und den Kolben etwas zu heben. Dieser 6ff-
net sich daraufthin explosionsartig. Die hochkomprimierte Luft beider Kammern entweicht
iiber Austrittsschlitze und eine Luftblase hohen Druckes oszilliert durch das Wasser an die
Oberfliche. Durch die fortgesetzte Druckluftzufuhr bei inzwischen wieder geschlossenem
Magnetventil kehrt der Kolben unverziiglich in seine Ausgangslage zuriick und verschlieftt
den Luftpulser wieder. Das Einstromen von Meerwasser wird so verhindert.

Beim Austritt der Druckluft dehnt sich die Luftblase solange aus, bis der innere Druck der
Blase dem hydrostatischen Druck entspricht. Die Nettokraft sowie der Innendruck verrin-
gert sich wihrend der Expansion der Blase. Das beschleunigte Wasser dehnt sich aufgrund
der Tragheit etwas iiber den Gleichgewichtszustand hinaus. Dies fiihrt wiederum zum Kol-
laps der Blase mit Innendruckanstieg, da die Nettokraft nun nach innen gerichtet ist. Dieser
Vorgang wiederholt sich geddmpft periodisch bis Erreichen der Wasseroberfliche. Die Os-
zillationsfrequenz liegt im Bereich der des seismischen Quellsignals und verliangert den
Originalpuls. Dieser storende Puls ist auch als Bubble-Effekt bekannt. Ein Beispiel realer
Daten ist in Abb. A.1 zu erkennen. Hier tritt das stérende bubble-Signal deutlich als star-
ker zum Meeresboden parallel laufender Reflektor (180 ms unterhalb dem Meeresboden)
hervor.

Das Freisetzen der Luft aus den Kammern der airgun geschieht innerhalb 1 bis 4 ms,
wahrend der gesamte Zyklus mit erneutem Befiillen der Kammern etwa 25 bis 40 ms an-
dauert (Sheriff und Geldart 1986). Gewohnlich kommen mehrere airguns gleichzeitig zum
Einsatz. Dies erhoht zum Einen die freigesetzte Energie und ermdoglicht andererseits ei-
ne gewisse Kontrolle der dominierenden Frequenz der Quelle. In einigen Fillen kommen
auch Luftpulser mit geteilter unterer Druckkammer zur Anwendung, damit ein verzogerter
Austritt der Luft zur Unterdriickung des Bubblepulses erreicht wird. Zur Berechnung der
Bubblefrequenz dient die Rayleigh-Willis-Formel,

T = 0.017E3(h + 10)75 (Sheriff und Geldart 1986) (3.1)

mit der Bubbleperiode T [s], Quellenergie E (E = pV') [J] und der Wassertiefe des airgun-
arrays h [m|. Die abgestrahlte Energie und die dominierende Frequenz des Signales ist
abhéngig vom Druck p [Pa] sowie dem Kammervolumen V' [l] des Luftpulsers (Forkmann
1987a).

Im Falle unserer Messungen kamen 8 VLF-Luftkanonen mit einem Kammervolumen von
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je 3 1, angeordnet in einem 2x6 m airgun-array zum Einsatz. Das array wurde in etwa 10
m Wassertiefe hinter dem Schiff geschleppt. Die dominierende Frequenz des array betrug
ca. 40 Hz, die Bubbleperiode errechnete sich zu etwa 1 s.

3.2.2. Aufnehmer der marinen Seismik

Die Registrierung des reflektierten Wellenfeldes erfolgt mit Hydrophonen, die als Gruppen
innerhalb eines mit Ol gefiillten Plastikschlauches (streamer) angeordnet sind. Hydrophone
sind aufgebaut aus piezoelektrisch aktiven Materialien (Keramiken), die bei geringsten hy-
drodynamischen Druckdnderungen deformiert werden und der Deformation proportionale
Ausgangsspannungen liefern (Forkmann 1987a).

Abbildung 3.4.: Aufbau und Funktionsweise eines Streamers. Nach Geifiler (2001).

Der streamer, in seiner Lange variierend zwischen einigen hunderter Metern bis zu mehre-
ren Kilometern, baut sich aus aktiven und passiven Sektionen auf und ist {iber ein Zugkabel
(lead in cable) mit einer Winde an Deck verbunden Abb. 3.2.2. Zwischen Zugkabel und
aktiven Sektionen befinden sich gewohnlich ein oder mehrere passive elastische Sektionen
(stretch-section), die der Verringerung der Ubertragung von Stérsignalen (Bewegung der
Meeresoberfliache, Schiffvibrationen) auf den aktiven Streamerteil dienen. Passive Sektio-
nen und lead-in Lénge bestimmen den Abstand (offset) zwischen Quelle und erster aktiver
Hydrophongruppe.

Die in den aktiven Sektionen des Streamers eingebauten Hydrophone sind in Gruppen an-
geordnet und wirken so als Wellenzahlfilter, d.h. Signale mit anderen als den gewiinschten
Scheingeschwindigkeiten werden gedampft, um das Nutz/Stérsignalverhéltniss am Eingang
der Registrierapparatur zu verbessern (Geifler 2001). Mit Hilfe von Tiefenreglern (birds)
wird die horizontale Lagerung des Streamers in gewiinschter Wassertiefe automatisch ge-
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steuert. Auf den Einsatz einer Endboje (tail buoys) wird in Gebieten mit Meereisbedeckung
verzichtet, obwohl dadurch die Kenntnis der genauen Streamerausrichtung verloren geht.
Die vorliegenden Daten wurden mit einem 600m langen 96-Kanal-Streamer der Firma
Prakla-Seismos gewonnen, der durch die fehlende Birdsteuerung und seiner recht geringen
Liange auch bei schwerer Eisfahrt genutzt werden konnte.

3.2.3. Registriertechnik

Die vom Streamer empfangenen Signale wurden an Bord der Polarstern mit einer ES-2420-
Registriereinheit der Firman EG&G GEOMETRICS aufgenommen. Die Anwendung eines
180-Hz-Anti-Alias-Filters zur Unterdriickung der Frequenzen oberhalb der Nyquistfrequenz
erfolgte vor der Digitalisierung der Daten mit einer Abtastrate von 2ms. Die anschliefende
Speicherung auf Magnetbiander erfolgte im SEG-D Format. Parallel zur Digitalisierung
wurde ein Kanal auf einem Thermoplotter zur Qualitdtskontrolle geschrieben.

3.2.4. Datenbearbeitung (processing)

Nach der Registrierung liegen die Daten in digitaler Form vor und miissen im folgenden
einer weiteren Bearbeitung (processing) unterzogen werden. Deren Ziel ist die Darstellung
der Daten in qualitativ optimierten Zeit- oder Tiefensektionen, die eine detaillierte geo-
logische und stratigraphische Interpretation erméglichen. Hiufig werden seismische Daten
einem Standard-processing unterzogen. Mit verschiedenen processing-Modulen, die wei-
ter unten naher betrachtet werden, wird so eine schrittweise Erhéhung der Datenqualitét
(Nutz/Storsignalverhéltniss) erreicht.

Die Bearbeitung der dieser Arbeit zugrunde liegenden Daten erfolgte mit der Software DIS-
CO der Firma Paradigma Houston und seiner interaktiven Version FOCUS. Das moglichst
einheitlich angewandte Arbeitsschema zeigt der folgende processing flow chart:

Felddaten

l

Demultiplexen

l

Aufsetzen der Geometrie
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CMP-Sortierung
l

Editierenvon toten Spuren, Kursinderung, umgekehrte Polaritit etc.

|
Bandpassfilterung

l

Interaktive Geschwindigkeitsanalyse

l

Korrektur der sphérischen Divergenz

!
NMO-Korrektur

l

Multiplenunterdriickung durch parabolische Radontransformation

l

Anwendung eines Neigungsfilters im F-K-Bereich zur Unterdriickung kohérenten
Rauschens

!
Medianstapelung

l

Signalverstarkung im F-K-Bereich

l

Muten der Wassersaule

!
AGC

l

Addition von Totspuren

l

Interpretationssystem
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Demultiplexen und Geometrieprocessing Wihrend der Expedition wurden erste Schrit-
te des processing schon an Bord der Polarstern geleistet. Die Daten wurden von den Feld-
béndern geladen und demultiplext im SEG-D-Format zuriick auf Band geschrieben. Das
Demultiplexen beinhaltet das Umsortieren der in Zeitsequenzen aufgenommenen Felddaten
in nach Kanalsequenzen geordnete Daten. Dies ist notwendig da weiteres pocessing nach
Kanilen sortierte Daten verlangt.

Das Geometriemodell,das Kurskorrekturen bedingt durch schwierige Eisverhaeltnisse oder
Eindrehen des Schiffes wihrend Helikopter Start- und Landungen enthilt, wird beim Sortie-
ren nach common depth points (CDP’s) benétigt, um eine richtige Zuordnung der Schuss-
punktlokation zur jeweiligen Koordinate und Wassertiefe entlang des Profiles zu gewahr-
leisten. Das Aufsetzen der Geometrie ist einer der wichtigsten Schritte in der gesamten
Datenverarbeitungsprozedur, weil ein Fehler fatale Folgen und enormen zeitlichen Auf-
wand bei der Fehlersuche und deren Behebung bedeutet.

CMP - Sortierung CMP - recording oder ’roll-along’ ist illustriert in Abb. 3.5. Wir
erkennen den Streamer (g-Achse) mit seinen in gleichen Abstinden angeordneten Hydro-
phongruppen die jede fiir sich pro Schuss (s-Achse) eine Spur aufzeichnen. Der minimale
offset (Abstand der 1. Hydrophongruppe zum Schusspunkt) betrug in unserer Messanord-
nung etwa 180m. Das Schiff bewegte sich mit annidhernd konstanter Geschwindigkeit das
Profil entlang. Gleichzeitig wurde in regelmifiigen zeitlichen Abstaenden geschossen und
registriert (jede 15. Sekunde).

Mit der Annahme eines horizontalen Reflektors (CMP entspricht CDP) wird pro Schuss die
halbe Streamerlaenge vom Untergrund registriert. Mit der Bewegung des Schiffes wandert
gleichzeitig der abgebildete Bereich des Untergrundes mit gleicher Geschwindigkeit mit. Da
etwa alle 40m (bei 5.5kn Fahrtgeschwindigkeit) geschossen wird, werden die verschiedenen
Reflexionspunkte am Meeresboden mehrfach abgebildet (halbe Streamerlaenge waren etwa
300m). Dies nennt sich auch multiple-fold recording. Der Uberdeckungsgrad n; lisst sich
nach Gleichung 3.2 berechnen,

_ ngAg

= 2As

wobei Ag und As die Recievergruppen- und Schussgruppenintervalle und n, die Anzahl

der Kanile beschreibt. Mit unserer Messanordnung (600m Streamer mit 96 Kanélen und

5.5kn Fahrtgeschwindigkeit, jede 15. Sekunde ein Schuss) wurde eine 7.5fache Uberdeckung
erreicht.

(Schmoller 1987b) (3.2)

Beim CDP-sortieren werden nun alle Spuren die einen bestimmten Reflexionspunkt abbil-
den, einer sogenannten CDP-Gruppe offsetabhiingig zugeordnet. Damit wird das gesamte
Profil in gleichabsténdige CDP’s unterteilt und entsprechende Spuren (Kanile) den jewei-
ligen CDP’s neu zugeordnet (sortiert). Mittels eines stacking-charts (Abb. 3.5a) (Ordinate
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Abbildung 3.5.: a) Schematische Zeichnung eines stacking chart. Jeder Punkt re-
présentiert eine seismische Spur mit senkrecht zur Papierebene liegenden Zeitachse. Die
Schusspunkt-Geophon-Koordinaten (s-g) sowie die 45° zur s-g-Ebene gedrehten midpoint-
offset-Koordinaten (y-h) iiberlagern sich. Diese Uberlagerung wird anhand des stacking
charts anschaulich gemacht. Z. B. ordnen sich die einen bestimmten Reflektorpunkt (CDP)
abbildenden Spuren auf einer Geraden (3) an, und konnen so leicht identifiziert werden. b)
zeigt verschiedene Aquisitionsvarianten: 1) gemeinsamer Schusspunkt; 2) gemeinsame Recie-
verposition; 3) gemeinsamer Reflektionspunkt (CDP) - entspricht CMP (common midpoint)
bei horizontal geschichtetem Medium; 4) gleicher offset; 5) zeigt eine CMP-gestapelte Sek-
tion. Nach Yilmaz (2001).

entspricht Hydrophonlokation, Abszisse entspricht Schusspunktlokation) kann zum einen
die Aufnahmequalitit (Konstanz der Fahrtgeschwindigkeit) kontrolliert und andererseits
der Uberdeckungsgrad eines CDP’s abgelesen werden (Summe der auf der Diagonale liegen-
den Hydrophongruppen der Geraden 3 in 3.5). Aus Abb. 3.5a) geht aukerdem hervor, dass
der Uberdeckungsgrad zunichst von 1 bis auf den nach 3.2 zu berechnenten Wert zunimmt.
Im An- und Auslauf wird also der maximal mégliche Uberdeckungsgrad des Beobachtungs-
schemas noch nicht erreicht. Im weiteren Verlauf der processing-Prozedur werden die im
CDP stehenden Spuren NMO-korrigiert und anschliefsend gestapelt.

Editieren Die Datenqualitit war trotz starker Eisfahrt recht gut. Nur vereinzelt mussten
sehr verrauschte CDP’s und Defektspuren geloscht werden. Die Kontrolle erfolgt interaktiv,
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wobei einzelne CDP’s auf Polaritdtsumkehr, Defekt-, monofrequente oder sehr verrauschte
Spuren die durch fehlerhafte Hydrophone im Streamer hervorgerufen wurden, durchgesehen
werden. Die Defektspuren werden geldscht, um ein Aufstapeln des Storsignales wiahrend
der CDP-Stapelung zu verhindern. Positiver Nebeneffekt der Qualitdtskontrolle ist das
Erfassen des Zustandes des streamers. Fehlerhafte streamer-Sektionen werden aufgefunden
und konnen spéter gewechselt oder repariert werden.

Geschwindigkeitsmodell Eine akkurate Interpretation reflexionsseismischer Daten er-
fordert die Kenntnis der Geschwindigkeit in jedem Punkt entlang des Laufweges der Welle.
Da dies nicht moglich ist, miissen Annahmen zur Geschwindigkeitsverteilung im Unter-
grund gemacht werden, um die Position des Reflexionshorizontes moglichst genau angeben
zu konnen. Mit den Annahmen einer geringen Schichtneigung und horizontalen Anderung
petrophysikalischer Kenngrofen (Dichte p und Ausbreitungsgeschwindigkeit v der elasti-
schen Welle im Medium) kann die Losung des realen dreidimensionalen Problems auf eine
zweidimensionale ebene Losung vereinfacht werden. Fiir einen ebenen Reflektor im horizon-
tal geschichteten Halbraum lésst sich die reale Laufzeitkurve ¢, als unendliche Potenzreihe
(Taner und Koehler 1969) der Gestalt

. 1
t=c +cr? tezr + .., mit ¢ =1, cp= = (3.3)
darstellen (¢ stellen komplexe Koeffizienten dar). Wird die Potenzreihe nach dem zweiten
Glied abgebrochen, erhalten wir als Niherung (Forkmann 1987b) die Hyperbelgleichung

x? . 2z
mit to = —.

=124 =,
a0 52 v

(3.4)

x ist die Entfernung zwischen Quelle und Empfénger (offset), v die Effektivgeschwindigkeit,
to die Lotzeit und z die Reflektortiefe. v ist ein Maf fiir die Kriimmung der Hyperbel und
ist durch

5= J 2 d’;“’“ - \/ 2 Okl (Forkmann 1987b) (3.5)
2k i to

definiert. dy bezeichnet die Schichtmé&chtigkeit und v, die Schichtgeschwindigkeit der k-ten

Schicht. Die Differenz (t, — ;) beschreibt die Abweichung der realen Laufzeitgleichung von

der Hyperbelform und erklart sich aus der Abweichung des realen Strahlenweges von der

geradlinigen Verbindung zwischen Anregungs- bzw. Empfangspunkt und Reflexionspunkt

wegen der in geschichteten Medien auftretende Strahlenbrechung (Forkmann 1987b). Mit
der DIXschen Formel

02 - tor — Ur_q - tos
Lok — Lok—1
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konnen aus den Effektivgeschwindigkeiten 0, und v;_; sowie den zugehdrigen Lotzeiten ¢ j
und t¢ ;1 die Schichtgeschwindigkeiten (bzw. Intervallgeschwindigkeiten) ermittelt werden.
Im Falle geneigter Reflektoren (z.B. Salzdome, rauhes Basement, steile Kontinentalhinge)
sind die berechneten Intervallgeschwindigkeiten mit grofem Fehler behaftet und miissen
gesondert betrachtet werden.

Detaillierte Betrachtungen zu den seismischen Geschwindigkeiten finden sich unter an-
derem in Yilmaz (2001), Forkmann (1987b) und Sheriff/Geldart (1986).

Das Geschwindigkeitsmodell wurde mit dem interaktiven FOCUS- Modul VELDEF durch
Picken, d.h angleichen der Laufzeitkurve an sichtbare Reflexionshyperbeln in separaten
CDP-Gruppen erstellt. Gepickt wurde in der Tiefsee jeder 100ste, auf dem Schelf jeder
50ste CDP. Das Geschwindigkeitsmodell dient als Grundlage zur dynamischen Korrektur-
berechnung (NMO-Korrektur), Zeit-Tiefenkonversion und Migration des Profiles. Je nach
Anforderung und geologischer Situation muss das Modell verfeinert werden. In diesem Falle
reichten eine wiederholte Uberarbeitung der Picks aus, weil die Grundvoraussetzungen we-
gen dem sehr kurzen streamer und der schlechten Eisbedingungen wiahrend der Messfahrt
fiir detaillierte Geschwindigkeitsstudien fehlten.

Abb. 3.6 zeigt ein Beispiel des Pickens von Geschwindigkeiten in einem CDP-gather mit
Hilfe von Geschwindigkeitsspektren. Effektivgeschwindigkeiten (o) markanter Hyperbeln
im Datensatz zeigen einen typisch ansteigenden Geschwindigkeitsverlauf mit der Tiefe.
Neben v wird gleichzeitig die Intervallgeschwindigkeit v; angezeigt.

In einigen Féillen erwies sich die Verwendung der Semblance als sehr hilfreiches Werk-
zeug bei der Bestimmung der optimalen Stapelgeschwindigkeit. Die Semblance beschreibt
die Ahnlichkeit verschiedener Spuren innerhalb eines gewihlten Zeitfensters. So werden alle
Spuren eines CDP-gather mit konstanten Geschwindigkeiten NMO-korrigiert und anschlie-
fend auf Ahnlichkeit in einem vorgegebenen Zeitfenster entlang der gesamten seismischen
Spur gepriift. Die sich ergebenden normierten Semblancewerte sind im rechten Teil der
Abb. 3.6 ersichtlich. Zonen maximaler Ahnlichkeit empfehlen somit optimale 9. Die ma-
themathische Formulierung der Semblance findet sich in Gleichung

S, = iitAt(Zt gti)2
ZiitAt >i(94?)
wobei gy; fiir die Amplitude einer Spur i zur Zeit t steht. S; beschreibt also das Verhéltnis

der Gesamtenergie aller gestapelten Spuren innerhalb eines Zeitfensters der Linge At zu
der Summe der Energie der Einzelspuren innerhalb desselben Zeitfensters, d.h. der Sem-

(Sheriff und Geldart 1986) (3.7)

blancekoeffizient ist proportional zum Energieverhéltniss von output und input (Neidell
und Taner 1971).
In Gebieten komplexer Geologie reicht oftmals das Geschwindigkeitsspektrum nicht aus,
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Abbildung 3.6.: Beispiel fiir die interaktive Geschwindigkeitsanalyse bei einem CDP-
gather unter Nutzung der Semblance. Orientiert wurde sich an den Zonen maximaler Sem-
blance und méglichst guter Anpassung der Hyperbeln im CDP-gather. Zahlenwerte zwischen
den Einzelpicks (mit x markiert) entsprechen den Intervallgeschwindigkeiten, Zahlenwerte
neben den Picks entsprechen den Stapelgeschwindigkeiten an der jeweiligen Position.

um gute Zeit-Geschwindigkeitspaare picken zu kdnnen. Hier empfehlen sich Probestapelun-
gen konstanter Geschwindigkeit mit deren Hilfe optimale Stapelgeschwindigkeiten erneut
bestimmt werden kénnen.

Frequenzfilterung Die Aufgabe der digitalen Filterung besteht darin, das Nutz/Stor-
signalverhiltnis zu verbessern und die Charakteristik der seismischen Signale zu optimieren.
Das Filter sollte Bereiche mit Nutzsignalinhalt ungefiltert passieren lassen und von Rau-
schen dominierte Frequenzbereiche unterdriicken. Gewohnlich nimmt der Frequenzgehalt
und der hochfrequente Anteil mit zunehmender Laufzeit durch natiirliche Filterprozesse,
wie Absorption und peg-leg-Mehrfachreflexionen ab (Sheriff und Geldart 1986).
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Abbildung 3.7.: Frequenzanalyse CDP-sortierter, ungefilterter und mit zeitvarianten
Bandpass gefilterter Daten des Profiles AWI-20020180 (CDP’s 3000-4200 ). Die Filtergren-
zen sind wie folgt definiert: 1) 0-2000 ms, 8/18/70/100 Hz; 2) 2050-2800 ms, 6,/15/40,/70 Hz;

3) 2850~ ... 2/8/30/60 Hz
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Es empfiehlt sich daher der Entwurf eines zeitvarianten Filters, dessen Filtergrenzen mit
Hilfe einer Frequenzanalyse der Daten innerhalb verschiedener Zeitfenster bestimmt wer-
den. Abb. 3.7 zeigt die Filterwirkung anhand eines mit und ohne Bandpass gefilterten
Bereiches (CDP 3000-4200) des Profiles AWI-20020180.

Die Filterflanken sollten hinreichend flach gewihlt sein, um dem GIBBSschen Phénomen
und damit der Signalverzerrung entgegenzuwirken. Die am haufigsten eingesetzten Filter
sind Bandpassfilter, da die seismische Spur einerseits niederfrequentes Rauschen (Ober-
flaichenwellen, Schiffschraube) und andererseits hochfrequente Hintergrundunruhe enthélt
(Weber 1987). Die Nutzsignale liegen gew6hnlich in der Bandbreite von 10 - 70 Hz mit
dominanter Frequenz von etwa 30 Hz (Yilmaz 2001).

Waveletprocessing Die Auflosbarkeit einer seismischen Sektion hiangt von der Wavlet-
schirfe ab. Eine Signalform kann in gewiinschter Weise mittels des Wavletprocessing so
verdndert werden, dass eine angestrebte Form des Wavelets erzielt wird (Schméller 1987a).
Das verwandte Filter wird auch Formfilter genannt. Von Bedeutung sind folgende:

e Minimum-Delay-Transformation
e Nullphasentransformation

Die Minimum-Delay-Transformation ist besonders als Vorstufe zum Dekonvolutionsprozess
von Bedeutung, weil dort als Voraussetzung die Minimalphasigkeit des Signales angenom-
men wird. Ein minimalphasiges Wavelet zeichnet sich dadurch aus, dass die Energie des
Wavelets maximal am Anfang des Wavelets konzentriert ist. Die meisten seismischen Quel-
len erzeugen Wellen mit dieser Phasencharakteristik. Das Quellensignal wird durch multiple
Reflexionen (ghosts, reverberations, singing), Instrumenteneinfluss bei der Aufnahme und
inbesondere mit der Laufzeit zunehmenden Absorption hoher Frequenzen gemischtphasiger.
Zudem wird es breiter und verliert an Schiarfe. Um diesen Phasenfehler bei der Dekonvo-
lution zu vermeiden, ist die Anwendung der Minimum-Delay-Transformation zweckméfig
(Schmoller 1987a).

Die Nullphasen-Transformation ist fiir die Interpretation wichtig. Das erzeugte minimal-
phasige Signal wird an Schichtgrenzen reflektiert und wandert je nach Reflexionskoeffizient
(positiv oder negativ) mit gleichem oder gegenliaufigem Vorzeichen zuriick. Die Vorzeichen-
unterscheidung sowie die exakte Bestimmung der Einsatzzeit der Reflexion ist aufgrund in-
terferierender Ereignisse und Rauschen hiufig sehr ungenau (Sheriff und Geldart 1986). Es
bietet sich eine Waveletkonversion zu einem dquivalenten nullphasigen Wavelet (Phasen-
spektrum fiir alle Frequenzen identisch Null) an. Ein nullphasiges Wavelet ist symmetrisch
beziiglich seines zentralen Extremums mit deutlich starkerer Amplitude gegeniiber Sekun-
dérpeaks (Abb. 3.8).
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Abbildung 3.8.: Beispiel eines symmetrischen Nullphasen Wavelets (Rickerwavelet). Die
dominante Frequenz des Rickerwavelet betragt 40 Hz.

Die Maximalamplitude markiert unter Beachtung eines zeitlichen Versatzes exakt das Re-
flexionsereignis und bietet so Vorteile bei interpretativen Aufgaben. Ein nullphasiges Wa-
velet ist nicht kausal (es weist schon vor der Ankunftszeit Werte auf) und deshalb erst in
der spéiteren processing-Phase realisierbar. In der Praxis bedeutet Waveletprocessing das
Abschétzen des Quellsignales aus dem Seismogramm, Entwurf eines Formfilters, der die-
ses Wavelet in einen gewiinschten output (z.B. dquivalentes oder breitbandiges minimal-
oder nullphasiges Wavelet) umwandelt und schlieflich die Anwendung des Filters auf das
gesamte Seismogramm.

Bei der Datenbearbeitung erwies es sich als schwierig, die Quellsignalform abzuschétzen
um daraus den entsprechenden Formungsfilter abzuleiten. Versuchsweise wurde aus Einzel-
spuren die Quellcharakteristik bestimmt und dafiir ein spezieller Minimumphasenoperator
entworfen, der angewandt auf die weiteren Spuren eines CDP’s eher méssigen Erfolg zeigte.
Weiterhin schien die Quellsignalform die Bedingung der Minimalphasigkeit zu erfiillen, da
die Anwendung verschiedener pradiktiver Dekonvolutionsoperatoren zu guten Ergebnissen
fiihrte, wie spéter in Abschnitt 3.2.5.3 noch gezeigt wird. Deswegen wurde das Wavelet-
processing bis auf einige Tests nicht auf die Daten angewandt.

Korrektur der sphérischen Divergenz Die geometrische Ausbreitung von Raumwellen
(Kugelwellen) verursacht eine zu r? umgekehrt proportionale Abnahme der Intensitét [
bzw. Energiedichte £ (I = EV), mit r als Entfernung von der Quelle, da sich F mit
wachsendem Abstand auf eine immer grosser werdende Kugeloberfliche verteilt. Dieser
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Vorgang wird sphérische Divergenz genannt. Die Amplitude der Welle selbst nimmt mit
r~1 ab (Schmoller 1987a). Der Effekt der sphérischen Divergenz wurde standardméRig vor
der CDP-Stapelung mit Hilfe des DISCO-Moduls SPHDIV korrigiert. Im Falle senkrechtem
Einfalls ergibt sich ein Korrekturfaktor Dy:

~2

Do =ty — (3.8)

U1
mit ¢y als Zweiweglaufzeit zum Reflektor, v als Effektivgeschwindigkeit und v, als Skalie-
rungsgeschwindigkeit.

Dynamische Korrektur (NMO) Betrachten wir eine Reflexion innerhalb eines CDP’s
so erscheint diese in Form einer Hyperbel die in Gleichung 3.4 formuliert ist. Die Differenz
zwischen der Laufzeit t, zum offset x und der Lotzeit ¢, wird normal moveout (NMO)
genannt (Abb. 3.9b).

Atnyo =1t —to (Yilmaz 2001) (3.9)

Um die an den einzelnen Hydrophonen registrierten Reflexionen phasenrichtig zu summie-
ren miissen vor der CDP-Stapelung die Laufzeiten fiir jede Spur um den Betrag des NMO
korrigiert werden. Der NMO ist abhidngig von der Geschwindigkeit iiber dem Reflektor,
dem offset, der Lotzeit ¢y die mit dem vermuteten Reflektionereigniss zusammenfillt und
der Reflektorneiggung (dip).

Wie in Kapitel 3.2.4 gezeigt wurde, ist die Kriimmung der realen Laufzeitkurve ¢, (x) wegen
der an Schichtgrenzen auftretenden Strahlenbrechung entfernungsabhéngig. Damit gilt fiir
jedes x eine andere Korrekturgeschwindigkeit (Forkmann 1987b).

Um die Reflexionshyperbel bestmd&glich anzupassen und die Berechnung optimaler dynami-
scher Korrekturen Atyy0 zu gewdhrleisten, wird anstatt der Effektivgeschwindigkeit v die
Stapelgeschwindigkeit ¢, die bei nicht zu groRem offset nahezu identisch sind, verwendet.
¥ entspricht der Tangente an die Laufzeitkurve im Punkt = = 0, wogegen ¥ eine Sekante
an die Laufzeitkurve darstellt und diese damit fiir grofere = besser annihert (Abb. 3.10).
Bei sohliger Schichtung ergibt sich Atya0

2
Atwnio = 1[0 + (U—) — (Forkmann 1987b). (3.10)
Mit Anwendung der korrekten dynamischen Korrektur erscheint die Reflexion im CDP als
gerade Linie, diffraktierte und mehrfachreflektierte Ereignisse zeigen weiterhin eine gewisse
Kriimmung und refraktierte Ereignisse haben inverse Hyperbelkriimmung.

Bei der anschlieftenden CDP-Stapelung summiert sich die Energie gleichphasiger Ereignisse
(z.B. von horizontalen Reflektionen) auf, wohingegen andere Ereignisse (Mehrfachreflexio-
nen, Diffraktionen, Refraktionen) destruktiv interferieren.
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Abbildung 3.9.: Schema einer Prozessingsequenz. Die einzelnen Bearbeitungsschritte
sind: a) CMP-Sortierung, b) Reflexionshyperbel eines ebenen Reflektors ¢) NMO-Korrektur,

d) Stapelung. Nach O’Brien (1983).
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CDP-Stapelung Nach Anwendung der dynami-
schen Korrekturen werden Spuren eines gemeinsa-
men CDP gestapelt. Der Stapelprozess ist dem-
nach eine Mehrspurfilterung und stellt die wichtigs-
te Methode zur Verbesserung des Nutz/Storsignal-
verhiltnisses dar, bei der die in Phase befindlichen
Nutzsignale verstirkt und inkohdrente Storwellen
unterdriickt werden.

Eine n-fache Uberdeckung fiihrt im Optimalfall zu
einer y/n-fachen Verbesserung des Nutz/Storsignal-
verhéltnisses (Schmoller 1987a). Neben inkohérenten
Storwellen interferieren auch kohédrente Storwellen

wie Diffraktionen, reflexierte Refraktionen und vor

allem Mehrfachreflexionen, wegen ihrer unterschied- Abbildung 3.10.: Annihe-

: 2
lichen Hyperbelkriimmung destruktiv. rung der Reflexionshyperbel t;

Anstelle der sonst liblichen Mittelwertstapelung kam

/ . . /2 _
eine Medianstapelung (DISCO-Modul MEDSTK) v ‘dle der Steigung von f;. ent
spricht. Nach Forkmann (1987b).

durch die Stapelgeschwindigkeit

zum Einsatz, weil diese bei sehr verrauschten Da-
ten (z.B. durch Eisfahrt) Vorteile birgt. Der Median
ist die bessere statistische Schitzung des Signales, wenn das Rauschen in den Daten aus ei-
nigen grofen anomalen Werten vor einem Hintergrund kleinerer noise-samples besteht, d.h.
wenn das Rauschen keine Gaufi-Verteilung zeigt (Geifiler 2001). Eine derartige statistische
Verteilung kann unter anderem durch Oberflichenwellen, Luftwellen, Mehrfachreflexionen
und Instrumentenfehler hervorgerufen werden.

Muten der Wassersdule Die seismische Sektion enthélt oberhalb des Meeresbodenre-
flektors keine Nutzsignale. Deswegen wurden bei den endgiiltig prozessierten Profilen die
Amplitudenwerte bis zur Meeresbodenreflexion auf Null gesetzt (Geikler 2001).

AGC (automatic gain control) Der AGC ist eine zeitvariante Spurskalierung, bei der
die mittlere Amplitude Avg(t) aller von Null verschiedenen samples N(t) innerhalb eines
gleitenden Fensters vorgegebener Linge, berechnet wird.

Avg(t) = %, mit  A(t) = 2; X (2)] (3.11)

At entspricht der vorgegebenen Fensterlinge und X (¢) dem Amplitudenwert zur Zeit ¢.
Die Fensterlinge kann konstant oder zeitvariant gewihlt werden. Zu jedem mittleren Am-
plitudenwert wird ein Skalierungswert Sclr(¢) bestimmt, der auf alle dem jeweiligen Am-
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plitudenmittelwert zugehorigen samples angewandt wird.

SFACTOR
SFACTOR entspricht dem vom Anwender vorgegebenen Skalierungsfaktor und O(¢) den
Amplitudenwert am Fenstermittelpunkt nach Anwendung der Skalierung.
Lange Fenster erhalten den Charakter der Eingangsdaten, wiahrend kiirzere die Korrelation

schwicherer Signale erleichtern.

Wihrend des processing hat sich gezeigt, dass ein optimales Ergebnis mit einem zeitinva-
rianten AGC der Fensterldnge von 200 ms erreicht wurde.

Interpretationssystem Fiir die geologischen und stratigraphischen Interpretation der
fertigprozessierten Profile steht am Alfred Wegener Institut die Auswertesoftware SEIS-
WORKS mit dem Modul LANDMARK zur Verfiigung. Das Einladen der Profile sowie der
genauen Navigation in das SEISWORK-System war Voraussetzung fiir stratigraphische
Horizontkorrelationen entlang mehrerer Profile.

LANDMARK ermoglicht neben dem Markieren und Verfolgen von seismischen Grenz-
schichten auch die flichenhafte Darstellung seismischer Reflektoren innerhalb eines Pro-
filnetzes. Dieses Werkzeug kam nicht zum Einsatz, weil Bohrungen und damit die genaue
Kenntnis der Stratigraphie im Gebiet des Larsenschelfes fehlten.

3.2.5. Methoden der Multiplenunterdriickung

Das grofte Problem marinseismischer Messungen stellen amplitudenstarke Mehrfachrefle-
xionen (multiple) dar, die sich dem Primérsignal iiberlagern oder dieses zum Teil komplett
verdecken. Verschiedenste Ansitze existieren, um das Muliplenproblem insbesondere in
flachmarinen Bereichen zu beseitigen.

Im folgenden werden zwei Techniken kurz erliutert; eine stiitzt sich auf die Periodizitét
der multiplen, die andere basiert auf Unterschiede in der Moveoutgeschwindigkeit zwischen
Mehrfachreflexionen und Ersteinsidtzen (Hardy und Hobbs 1991).

In glazial gepriagten Schelfbereichen existieren besonders kriftige Meeresbodenmultiplen
wegen des starken Impedanzkontrastes zwischen dem durch Eisauflast komprimierten Un-
tergrundes und dem Meerwasser. Ein Grofteil der vorliegenden Daten bildet den glazial
geprigten Larsenschelf ab und erfordert besondere Verfahren der Multiplenunterdriickung.

3.2.5.1. Multiplen in der marinen Seismik

Generell bezeichnet man ein akustisches Signal, das mehr als einmal einen Teil des Laufwe-
ges bis zur Reflexion durchwanderte, als Mehrfachreflexion. Mehrfachreflexionen sind klas-
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Abbildung 3.11.: Storsignale in der marinen Seismik: a) Ghost, b) Multiple. Nach Geifler
(2001).

sifiziert als multiple langen Wellenweges, wenn sie als separates Ereignis im Seismogramm
abgebildet werden oder als multiple kurzen Wellenweges, wenn sich ihr Effekt hauptséch-
lich auf die Anderung der Wellenform (hervorgerufen durch Interferenz mit der primir
reflektierten Welle) beschrinkt (Abb. 3.11).

Die Meeresbodenmultiple ist ein typischer Vertreter der ersten Klasse. Sie entsteht durch
wiederholte Reflexion der Welle zwischen Meeresoberfliche und -boden. Weitere mégliche
Varianten von Mehrfachreflexionen sind in Abb. 3.12 dargestellt.
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Abbildung 3.12.: Verschiedene Typen von Mehrfachreflexionen. Diese werden unterteilt
in Mehrfachreflexionen kurzen (Short-path multiples) und langen Wellenweges (Long-path
multiples). Nach Sheriff and Geldart (1986).
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3.2.5.2. Geschwindigkeitsgestiitzte Verfahren der Multiplenunterdriickung

Diese Verfahren stiitzen sich auf Unterschiede in den scheinbaren Geschwindigkeiten der
Erst/-einsdtze und Mehrfachreflexionen.

In CDP-sortierten Daten lassen sich unterschiedliche Hyperbelkriimmungen (moveouts)
erkennen, die sich auch im f-k-, 7-p- oder Radontransformiertenraum wiederspiegeln und
dort durch geeignete Filterung fiir die Multiplenunterdriickung genutzt werden kann.

Der Erfolgsgrad der Multiplenddmpfung ist hauptsichlich bestimmt durch die Streamer-
lénge und die Moveoutdifferenzen zwischen multiplen und Priméreinséitzen, die sich ins-
besondere in flachmarinen Bereichen, bei niedrigen Geschwindigkeiten und geringen offset
verringern und so den Wirkungsgrad der Multiplenunterdriickungsverfahren herabsetzen
(Yilmaz 2001). Weitere Probleme sind das auftretende Transformationsrauschen und die
starke Abhéngigkeit der Wirksamkeit des Verfahrens von der Qualitit des gewihlten Ge-
schwindigkeitsmodells (Geifiler 2001).

Multiplenunterdriickung durch Stapelung Bereits die Anwendung einer normalen Sta-
pelung bewirkt eine deutliche Verbesserung der Datenqualitit und Dampfung multipler
Energie. Die oben erwidhnten Moveoutdifferenzen resultieren nach der Stapelung in der
konstruktiven Uberlagerung der gleichphasigen Primirsignale und der destruktiven Inter-
ferenz der unterkorrigierten multiplen Reflexionen.

Entscheidend fiir den Erfolg sind hierbei grofse Unterschiede in der Hyperbelkriimmung,
weil diese bei grofen offset zu einer starkeren Unterkorrektur fiihren als bei kleinen offset.
Es bietet sich eine Stapelung an, bei der grofe offset starker als kleine gewichtet werden.
Allerdings konnte bei den hier betrachteten Profilen mit dieser Methode keine nennens-
werte Verbesserung gegeniiber der Medianstapelung erreicht werden.

Abb. A.3 zeigt einen Ausschnitt (CDP’s 1900-2500) des mediangestapelten Schelfprofiles
AWI-20020090. Die erste Meeresbodenmultiple zeichnet sich sehr deutlich in etwa 1200 ms
TWT ab und verdeckt primire Energie. Im Amplitudenspektrum der abgebildeten Sektion
(Abb. A.8, Bild a ) ist die Mehrfachreflexion deutlich als Maxima erkennbar.

Multiplenunterdriickung im f-k Bereich Die Transformation des Raum-Zeit (x-t)--
Bereiches in den Frequenz-Wellenzahl (f-k)-Bereich erméglicht die Trennung koherdnter
linearer Ereignisse nach ihren unterschiedlichen Neigungen.

“+oo +oo .
F(f;k) = /_Oo n f(x;t) - e CrIttha) go . gt (Sheriff und Geldart 1986). (3.13)

Jede monochromatische ebene Welle wird auf einen Punkt in der f-k-Ebene abgebildet.
Ereignisse mit breitem Frequenzband und gleicher Neigung in der x-t-Ebene erscheinen in
der f-k-Ebene als Ursprungsgerade.

Der Zusammenhang zwischen der Neigung eines Ereignisses im x-t-Bereich (bzw. der mit
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ihr verkniipftem Geschwindigkeit) und der Neigung in der f-k-Ebene wird hergestellt durch

die Beziehung:

d

d—f —v= % (Yilmaz 2001). (3.14)
Dabei kénnen priméare und multiple Energieanteile voneinander separiert und in zwei unter-
schiedlichen Quadranten (positiver und negativer Wellenzahl) der f-k Ebenene abgebildet

werden (Abb. 3.13).

a) b) c) .
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Abbildung 3.13.: Schematische Darstellung Filterung in der f-k-Ebene: a) Priméreflexion
(P) und multiple (M) nach erfolgter Uberkorrektur. b) Separation der priméren und mut-
liplen Energieanteile durch Transformation in die f-k-Ebene. c) Nach f-k-Filterung, Riick-
transformation und Riicknahme der iiberkorrektur verbleiben Restsignale der multiplen nur
fiir kleine und grofe offset. Nach Geifler (2001).

Erreicht wird dies durch die NMO-Korrektur (Uberkorrektur) mit einer Geschwindigkeits-
funktion, die zwischen der von Primér- und Mehrfachreflektierter liegt und anschliefender
f-k Transformation. Der multiple Energie enthaltende Quadrant (positive Wellenzahl, da
Neigung in x-t-Ebene positiv) wird gefiltert und die Daten anschliefend riicktransformiert
und riickkorrigiert.

Einschrankungen des Verfahrens sind zum einen der nahe offset Bereich, da hier die Mo-
veoutdifferenz zwischen Ersteinsatz und Multiple zu gering sind, und zum anderen raum-
liches aliasing. Effekte durch rdumliches aliasing-erscheinen bei der Transformation von
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Ereignissen, deren Wellenzahlen oberhalb der Nyquistwellenzahl kyy liegen.

1
k p—
MY o A

(Yilmaz 2001), (3.15)

wobei Az die Abtastrate entlang der offset Achse beschreibt. Im Falle des rdumlichen
Aliasing werden Ereignisse deren Wellenzahlen grofer kyy sind im gegeniiberliegenden
Quadranten abgebildet. Dadurch verliert die Filterung in der f-k-Ebene an Wirkung.

Zur Vermeidung dieser Effekte ist eine hinreichend dichte Abtastrate notig (Geifler 2001).
Das maximale Abtastintervall ldsst sich aus der maximalen Signalfrequenz f,,,, und der
minimalen Geschwindigkeit v,,;, bestimmen:

Az = ;’“” (Yilmaz 2001). (3.16)

Fiir die verwendete VLF-Gun ergibt sich eine Abtastrate von etwa 7-8 m ( fyq. = 100 Hz,
Umin=1460 m/s). Dies liegt deutlich unter der tatséchlichen Abtastrate (Spurabstand im
CDP-Gather) von 25-50 m (bedingt durch unregelméfige Schussabstéinde wihrend der Eis-
fahrt), d.h. rdumliches aliasing tritt auf.

Der f-k Filter (DISCO-Module NMO und ZMULT) konnte bei diesem Datensatz nicht
zur Signalverbesserung beitragen, weil der offset wegen der geringen Streamerlinge zu
klein war, um beide Energieanteile nach der f-k-Transformation deutlich in verschiede-
nen Quadranten abbilden zu kénnen. Aus diesem Grund kam das Modul ZMULT nur zu
Testzwecken zum Einsatz und wurde nicht fiir das endgiiltige processing verwendet.

Multiplenunterdriickung im 7-p Bereich (Radontransformation) Neben der zwei-
dimensionalen Fourier-Transformation (f-k-Transformation) gibt es weitere Transformati-
onsmethoden, um ein Wellenfeld in seine ebenen Komponenten zu zerlegen (Yilmaz 2001).
Diese Varianten, zweidimensionale Radon- oder 7-p-Transformation, schliefsen lineare und
nichtlineare Moveout-Korrekturen sowie anschlieffender Stapelung iiber den offset-Bereich
ein. Hier spielt der Strahlparameter p und weniger Neigungs- und monochromatische Ei-
genschaften des Wellenfeldes die entscheidende Rolle.

1. LINEARE RADON-TRANSFORMATION
Bei der Synthetisierung ebener Wellen mit einer linearen Radontransformation wer-
den Amplituden im Offset-Bereich entlang geneigter Pfade aufsummiert, nachdem
eine lineare Moveout-Korrektur (LMO) mittels einer Koordinatentransformation an-
gebracht worden ist.

T=1—pr (Yilmaz 2001) (3.17)
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mit offset x, Zweiweglaufzeit ¢, Interceptzeit 7 bei p—0 und Strahlparameter p der
das Inverse der horizontalen Phasengeschwindigkeit darstellt. Die Aufsummierung
erfolgt entlang der Offset-Achse

S(p,7)=>_ Pz, 7+ pz) (Yilmaz 2001), (3.18)

bei der S(p, 7) eine ebene Welle mit dem Strahlparameter beschreibt.
Schematisch ist diese Transformation in Abb. 3.14 ersichtlich.

COP Gather . P Gather I » 1, (e

) ! ; >
/Phno_w.n g 3

[ y T=t-pX 5 y t Sl L

Abbildung 3.14.: Schematische Darstellung der linearen Radontransformation (slant
stack). Die Summierung der Amplituden erfolgt entlang geneigter Geraden. Hyperbeln bzw.
lineare Ereignisse in der z-t-Domain werden als Ellipsen bzw. Punkte in der 7-p-Domain
abgebildet. Nach Geifiler (2001).

Erkennbar ist, dass Hyperbeln bzw. lineare Ereignisse in der z-t-Ebene als Ellipsen
bzw. als Punkte in der 7-p-Ebene abgebildet werden. Diese Transformation ist auch
als Neiggungstapelung (slant-stack) bekannt, weil Amplituden entlang einer Geraden
in einem bestimmten Fenster summiert werden, d. h. die Offset-Achse wird bei der
Transformation durch die Strahlparameterachse ersetzt. Jede Spur der resultierenden
slant-stack-Familie stellt damit eine ebene Welle dar, die sich unter einem bestimmten
Winkel 6 zur Vertikalen mit der Geschwindigkeit v ausbreitet.

p= %i(;) (Yilmaz 2001) (3.19)
Ist p=0, so entspricht dies einer ebenen, sich in der Vertikalen ausbreitenden Welle.
Die Filterung im Radon-Bereich unterdriickt nicht-kohérentes Rauschen iiber den
gesamten Geschwindigkeitsbereich und kohérente Storsignale, wie Mehrfachreflexio-
nen, aullerhalb der Geschwindigkeitsfiltergrenzen. Eine slant-stack Multiplen-Unter-
driickung basiert auf der Moglichkeit der Vorhersage eben dieser. Ebenso wie im
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z-t-Bereich wird nach der Transformation in den 7-p-Bereich die Methode der pré-
diktiven Dekonvolution angewandt wobei folgende Rahmenbedingungen gelten:

e vertikal einfallende Welle

e zero-offset Fall

Die Vorhersage- und Operatorlénge sind aus dem Autokorrelogramm des slant-stack-
gathers zu bestimmen, wobei « sich mit p entlang des gathers dndert.

a(p) = a(0)y/1 — p?v2 (Yilmaz 2001), (3.20)

mit «(0) = Vorhersageliange an p = 0 und der Geschwindigkeit der ersten priméren
Reflexion v,, (Yilmaz 2001). Die Bestimmung der beiden Parameter ist in Kapitel
3.2.5.3 néher erklart.

. HYPERBOLISCHE RADON-TRANSFORMATION

Im vorigen Abschnitt wurde die slant-stack Transformation und ihre Anwendung bei
der Multiplen-Unterdriickung diskutiert. Dies bezog die Anwendung einer linearen
Moveout-Korrektur und die Summierung entlang der offset-Achse mit ein.

Ein dhnliches Verfahren benuzt eine hyperbolische Moveout-Korrektur mit anschlies-
sender Summation iiber die Offset-Achse. Das bedeutet am Ende, dass die Offset-
Achse durch die Geschwindigkeitsachse ersetzt wird. Die Beziehung der Eingangs-
(h,t) und Transformationskoordinaten (v,7) ist gegeben durch die hyperbolische Move-
out-Gleichung

(3.21)

mit dem Strahlparameter p, Zweiweg-Lotzeit 7, halben offset h und Stapelgeschwin-
digkeit v.

Im Gegensatz zum slant stack werden bei der hyperbolischen Radontransformation
Hyberbeln in der Offset-Ebene als Punkte in der Geschwindigkeitsebene abgebildet.
Nun konnen primére und multiple Ereignisse mit Hilfe von Geschwindigkeitsdifferen-
zen unterschieden werden (Abb. 3.15).

Fundamentales Problem dieser Transformation ist die unvollstdndige Abbildung einer
Reflexionshyperbel nach der Transformation wegen folgenden Griinden: 1. Diskrete
Abtastung entlang der Offset-Achse, wegen der endlichen Streamerlinge und 2. Das
bei kleinem offset direkte Angrenzen der Summationswege aneinander. Beides zu-
sammen fiiehrt zur Verschmierung der Amplituden nach der Aufsummierung entlang
der Hyperbeln. Dadurch wird die Geschwindigkeitsauflosung zwischen zwei Ereignis-
se kleiner Moveout-Differenz verringert.
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Abbildung 3.15.: Hyperbolische Radontransformation (Geschwindigkeitstransformati-
on). Primédre und Multiple Ereignisse bilden sich aufgrund ihrer unterschiedlichen Geschwin-
digkeiten separiert als Punkte in der v-7-Ebene ab und koénnen so unterschieden werden.
Nach Yilmaz (2001).

a0

Die Summation der Amplituden entlang von Hyperbeln erfolgt nach Gleichung:
u(v,7) = _d(h,t = /72 +42/v?) (Yilmaz 2001). (3.22)
h

Die Eingangsdaten d(h, t) entsprechen der CDP-Familie und die Ausgangsdaten u (v, 7)
der Geschwindigkeitsfamilie.

Zur Vermeidung des Amplitudenverschmierungseffektes kann einerseits in der Zei-
trichtung eine Art Streckung mit t> = ¢ und 72 = 7’ vorgenommen werden, was letz-
lich dazu fiihrt, dass Hyperbeln in Parabeln transformiert werden oder andererseits
vor der Summation eine andere Form der hyperbolische NMO-Korrektur angebracht
werden.

. PARABOLISCHE RADONTRANSFORMATION

Die Zweite Moglichkeit wird auch parabolische Radontransformation genannt, weil
NMO-korrigierte Ereignisse mit Restmoveout (wie Multiplen) nach der hyperboli-
schen Korrektur annéhernd parabolische Form zeigen (Yilmaz 2001). Die Korrektur
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erfolgt nach Gleichung

. _ A0

2
n

tn = |t (Yilmaz 2001), (3.23)

(Y

mit t, als Zeit nach der Moveout-Korrektur und v, als hyperbolische Moveout-
Korrekturgeschwindigkeit. Setzen wir

t, =T+ qh? (Yilmaz 2001) (3.24)

mit der Zweiweg-Lotzeit 7 und dem Parabelkriimmungsparameter ¢ so erhalten wir
die NMO-korrigierte Transformations- bzw. Summationsgleichung in folgender Form:

u(q,7) =Y _d(h,t, =7+ qh?) (Yilmaz 2001) (3.25)
h

Die Kriimmung der parabolischen Summationswege wird mit Geschwindigkeiten in
Bezug gesetzt. Daher ist es moglich, die Menge der verwendeten Parabeln wihrend
der Hin- und Riicktransformation auf ein bestimmtes Kriimmungs- bzw. Geschwin-
digkeitsintervall zu begrenzen. Die NMO-korrigierten Primérreflexionen und ein be-
liebiger sie umgebender Bereich wird vor der Riicktransformation in die x-t-Ebene
herausgefiltert. Daher werden nur multiple Reflexionen in die Riicktransformation
einbezogen. Man erhélt ein Seismogramm der Mehrfachreflexionen, welches vom ur-
spriinglichen Seismogramm subtrahiert wird (Geiftler 2001; v5.0 Focus Manual 2000).

Vorteile der Technik der Radontransformation gegeniiber der priadiktiven Dekonvoluion
bzw. f-k-Filterung sind nach (ShingLi ):

e Die Erhaltung der Charakteristik der Originaldaten.
o Mehrfachreflexionen werden auch bei kleinem offset unterdriickt.

e Ein gleicher Spurabstand ist nicht notwendig.

Auf diesen Datensatz bezogen, ergaben sich die besten Ergebnisse hinsichtlich der Multiplen
Unterdriickung durch Verwendung der parabolischen Radontransformation (DISCO-Modul
PRADMUS).

In den Abbildungen A.3, A.7, A.4 und A.8 sind die Resultate der verschiedenen Techniken
anhand prozessierter Sektionen und deren Amplitudenanalysen vergleichend dargestellt.
Wie oben erwéhnt, war in den Probestaplungen nach Anwendung der f-k-Filterung das
Nutz/Storsignalverhéltniss und damit auch der primére Energieanteil verringert. Im Ge-
gensatz dazu werden Mehrfachreflexionen durch Verwendung der parabolischen Radon-
transformation im Seismogramm sichtbar unterdriickt und das Nutz/Storsignalverhéltnis
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deutlich angehoben. Ein mess- und sichtbarer Effekt der hyperbolischen Radontransforma-
tion blieb weitestgehend aus und erbrachte keine Verbesserung der von Mehrfachreflexionen
beeintrichtigten seismischen Sektion.

Alle Schelfprofile des gesamten Datensatzes wurden daher nach verschiedenen Testlau-
fen einheitlich mit dem Modul PRADMUS bearbeitet, um eine vergleichbare und optimale
Interpretation der Daten zu gewéhrleisten.

3.2.5.3. Periodizitdtsgestiitzte Verfahren der Multiplenunterdriickung

Dekonvolution Die Dekonvolution ist ein Verfahren, das die zeitliche Auflésung der seis-
mischen Sektion verbessert. Sie findet Anwendung bei der Unterdriickung von kurzperiodi-
schen Multiplen und Reverberationen (Peacock und Treitel 1969).

Im Allgemeinen wird dabei das Quellsignal, dass durch verschiedene Effekte in der Erde
verdndert wurde, komprimiert. Das eigentliche Ziel einer Dekonvolution ist das Extrahieren
der Reflektivitdtsfunktion der Erde aus der gemessenen seismischen Spur, doch hiufig wird
sie nur verwendet, um Effekte des preprocessings (z.B. Anheben des durch CDP-Stapelung
verlorenen hochfrequenten Signalinhaltes) zu unterdriicken (Sheriff und Geldart 1986).
Die aufgezeichnete seismische Spur g; wird mathemathisch als die Faltung des seismischen
Signales w; mit der Reflektivitatsfunktion (Impulsantwort) der Erde e; und eines additiven
Rauschen 7, (z.B Wind, Industrieldrm, lose gekoppeltes Geophon) beschrieben.

Gy = Wy ¥ e + 1y (Sheriff und Geldart 1986) (3.26)

Die Ausbreitung des akustischen Signales in der Erde ist ein Filterprozess, bei dem die
Erde als Tiefpassfilter wirkt. So wird das seismische Signal in seiner zeitlichen Ausdehnung
und in seinem Frequenzinhalt verédndert. Wir verwenden unter Annahme der Oberflachen-
konsistenz (laterale Homogenitét der Deckschicht) fiir das seismische Signal vereinfacht wy,
welches sich gewohnlich aus mehreren Komponenten zusammensetzt:

e Signatur der Quelle
e Ankopplung an die Oberfliche

e Ubertragungsfunktion des Empfinger-array

Die Dekonvolution ermoglicht theoretisch die Extraktion der Reflektivitdtsfunktion e; aus
der seismischen Spur mit Hilfe eines Filteroperators. Es sind zusétzlich bestimmte Voraus-
setzungen notig um das Dekonvolutionproblem, Gleichung 3.26 mit 3 Unbekannten wy, ¢
und r; 16sen zu koénnen.

1. Der Untergrund besteht aus horizontal liegenden Schichten mit konstanten Geschwin-
digkeiten.
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2. Es werden nur vertikal einfallende P-Wellen und keine Wechselwellen generiert.
3. Das seismisches Signal ist stationdr und minimalphasig und damit kausal und stabil.
4. Das Rauschen r; ist vernachlissigbar (r, << w; * ;).

5. Die Abfolge der Reflexionskoeffizienten stellt einen Ausschnitt aus weifem Rauschen
dar.

Mit dem Filteroperator f; ldsst sich nun schreiben:
e = fi % g (Sheriff und Geldart 1986) (3.27)

[ kann direkt aus dem seismischen Signal, wenn dieses bekannt ist (deterministische De-
konvolution), bestimmt oder bei dessen Unkenntnis mit Hilfe von Annahme 5 aus der
Autokorrelation des Seismogrammes berechnet werden (statistische Dekonvolution).
Ausfiihrliche Betrachtungen finden sich in Yilmaz (2001), Sheriff & Geldart (1986), Milit-
zer & Weber (1987), auf die an dieser Stelle verwiesen werden soll.

Eine wichtige Form der Dekonvolution ist die Vorhersage-Filterung, die einerseits in der
spiking deconvolution und andererseits in der Vorhersage und Unterdriickung von Mehr-
fachreflexionen Anwendung findet (Yilmaz 2001).

Im zweiten Fall wird ein Filteroperator f; angewandt, der aus den bis zu einem Zeitpunkt
t vorliegenden Messwerten einen Schitzwert fiir einen um o Zeitschritte voraus liegenden
Messwert liefert. Die Abweichungen vom realen Wert enthalten die Nutzsignale, weil diese
nach Annahme 5 zufallsverteilt und damit nicht aus vorangehenden Ereignissen vorhersag-
bar sind.

Im Gegensatz dazu sind Mehrfachreflexionen wegen ihrer Periodizitit aus dem Seismo-
gramm vorhersagbar und kénnen durch die Bestimmung eines Filteroperators aus der Au-
tokorrelationsfunktion mittels der Subtraktion der geschitzten von der realen Zeitreihe
unterdriickt werden.

Nachteile bzw. Fehlerquellen liegen in den Annahmen der Stationaritit und Ergodizitét
(ein System kann im Laufe der Zeit jeden Zustand, der seiner Energie entspricht, anneh-
men) des Prozesses mit zeitlich konstanten Korrelationsfunktionen (Forkmann und Résler
1987). Das bedeutet, wenn obige Annahmen nicht erfiillt sind, was in der Realitdt hiufig
der Fall ist, dass die Abschidtzung des Autokorrelogrammes des Quellsignales ungenau ist.
Dadurch koénnen zusétzliches Rauschen oder sogar falsche Reflektoren im Seismogramm
erzeugt werden.

Fiir die pradiktive Dekonvolution stand ein Wiener-Levinson-Algorithmus mit dem DISCO-
Modul DECONA zur Verfiigung (v5.0 Focus Manual 2000). Wichtigste aus der Autokor-
relationsfunktion zu bestimmende Parameter waren die Vorhersagelinge o und die Opera-
torlange n.
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« ist fiir gewohnlich, die Finsatzzeit der ersten Reflexion, der eine multiple zugeordnet
werden kann. n sollte die Quellsignalcharakteristik, die vorhergesagt werden soll, enthalten
(Sheriff und Geldart 1986).

In den Abbildungen A.5, A.6 und A.8 sind die Wirkung der Dekonvolution, z.T. in Kombi-
nation mit der parabolischen Radontransformation ersichtlich. Fiir speziell diesen Testfall
fanden sich die Optimalwerte der Vorhersagelédnge a zu 580 ms und der Operatorldnge n zu
80 ms. Sehr deutlich werden multiple Energieanteile, aber vermutlich auch Priméranteile
unterdriickt.

Trotz der im Beispiel gezeigten guten Ergebnisse kam beim endgiiltigen processing des
gesamten Datensatzes keine Dekonvolution im Schelfbereich sondern nur die parabolische
Radontransformation zum Einsatz.

Griinde waren der Verlust an primirer Energie im Bereich direkt unterhalb der Meeres-
bodenreflektion und Schwierigkeiten bei der Bestimmung des optimalen Dekonvolutions-
parameters fiir das gesamte Profil. Desweiteren wurde auf ein einheitliches processing des
gesamten Datensatzes wertgelegt, weil dieser als ein Ganzes interpretiert werden sollte.
Genannte Abbildungen zeigen auch nur geringe qualitative und quantitative Unterschiede
zwischen dekonvolvierter und parabolisch radontransformierter Sektion, die die Aussage-
féhigkeit im Sinne interpretativer Aufgaben nicht dndern.

Im Falle der bubble-Signalunterdriickung ist der Einsatz préadiktiver Dekonvolutionsope-
ratoren sinnvoll, wie die Abbildungen A.1, A.2 und A.9 verdeutlichen. Im untenstehenden
Beispiel fand sich ein Operator der Linge 300 ms mit der Vorhersagelinge von 80 ms
als Optimallosung. Wichtig bei der Bestimmung des Operators ist auch der Bereich und
die Lénge des Definitionsfensters, aus dem der Operator unter Zuhilfenahme der Auto-
korrelation errechnet wird. Dies erwies sich in einigen Fillen, insbesondere im Hang- und
Schelbereich der Profile, als sehr schwierig und fiihrte zur Verminderung der Datenquali-
tat. Aufgrund des einheitlichen Processings des gesamten Datensatzes wurde auch hier auf
den Einsatz der Dekonvolution verzichtet, da im Tiefseebereich weniger oberflichennahe
Horizonte von Interesse waren und mit der parabolischen Radontransformation und der
Medianstapelung im Schelfbereich das dort weniger stérende Bubblesignal effektiv unter-
driickt werden konnte.

Die wichtigsten Parameter bei der pradiktiven Dekonvolution sind die Vorhersageldnge
a und die Operatorlinge n. Beide Parameter werden aus der Autokorrelationsfunktion des
Seismogrammes bestimmt. Da das Autokorrelogramm des Seismogrammes nach Annahme
5 dem des unbekannten Quellsignales dhnelt, sollte die Operatorlinge den Bereich enthalten
wo das Signal maximal mit sich selbst korreliert, also im Bereich der priméiren Meeresbo-
denreflexion. Die Vorhersagelédnge « ist entscheident fiir die Vorhersage der Mehrfachrefle-
xionen. « sollte der mit den Multiplen zusammenhéngenden Periodizitéit entsprechen.
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3.2.6. Seismisches Auflésungsvermaogen

Das seismisches Auflosungsvermogen gibt den kleinstmoglich auflosbaren Abstand zweier
verschiedener Ereignisse an, die einzeln und voneinander getrennt erscheinen. Es ist haupt-
séchlich beeinflusst durch die Bandbreite und die dominierende Frequenz des seismischen
Signales. Unterschieden wird zwischen dem vertikalen und dem horizontalen seismischen
Auflésungsvermogen.

3.2.6.1. Vertikales Auflésungsvermogen

In Bezug zu seismischen Wellen bedeutet das vertikale Auflosungsvermégen die Unterscheid-
barkeit zweier seperater Reflektionen (z.B. Ober- und Unterkante einer diinnen Schicht), d.
h. welche geringste Entfernung diese zueinander haben diirfen, um als seperate Reflektio-
nen im Seismogramm zu erscheinen. Mit sehr scharfen Signalen wére die Unterscheidbarkeit
kein Problem. Allerdings ist die Bandbreite eines realen Signales begrenzt und besitzt da-
mit eine zeitliche Ausdehnung.

Als Mafstab des vertikalen Auflosungsvermdégen dient die dominante Wellenldnge Ay, die
mit der dominanten Frequenz f,,,, und der Wellenausbreitungsgeschwindigkeit v in Bezug

steht:
v

Adom =
. f dom

In der Realitét ist mit Geschwindigkeiten von 2000 — 5000 m /s und seismischen Frequenzen
zwischen 20 — 50 Hz zu rechnen, was Wellenléingen im Bereich von 40 — 250 m entspricht.

(Yilmaz 2001). (3.28)

Mit zunehmender Laufzeit der Wellen erhoht sich die Ausbreitungsgeschwindigkeit und
verringert sich f4,,, durch anelastische Dampfung im Medium. Tiefliegende Schichten sind
damit weniger gut auflésbar als oberflichennahe.

Als Faustregel (Rayleigh-Kriterium) gilt das Schichtdicken bis zu 1/4 der A4, noch auf-
l6sbar sind (Yilmaz 2001; Sheriff und Geldart 1986). Dieser Wert gilt als Schéitzwert, weil
er vom Reflexionskoeffizienten und Hintergrundrauschen beeinflusst wird. Schichten mit
Michtigkeiten von 10-60 m sind also mit seismischen Verfahren recht gut auflsbar.

Das Auflésungsproblem ist demzufolge dem eigentlichen Detektionsproblem nachgeordnet
(Yilmaz 2001) und kann durch effektive Filterung bzw. Dekonvolution zudem weiter ver-
ringert werden.

Theorie und Praxis liegen dennoch teilweise weit auseinander, insbesondere wenn sich durch
den Bubble-Effekt das seismische Signal lingt. In dem vorliegenden Datensatz waren ins-
besondere die ersten 250 ms der Tiefseeprofile stark gestort (z.B. Abb. A.1). In diesen
Bereichen war es nicht moglich, reale Schichtgrenzen auszumachen, weil durchgéngig eine
zweite starke Phase etwa 180 ms nach der Meeresbodenreflexion das Seismogramm storte.
Verschiedene Dekonvolutionsparameter und Formfilter wurden getestet um dem Problem
Herr zu werden. Wie im vorigen Abschnitt bereits beschrieben, wurde fiir den Tiefsee-
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bereich z.T. ein wirkungsvoller Dekonvolutionsoperator gefunden, der angewandt auf die
seismische Sektion qualitativ und quantitativ nachweisbar ist (Abbildungen A.1, A.2 und
A9).

3.2.6.2. Horizontales Aufl6sungsverméogen

Das horizontale Auflosungsvermogen bestimmt ebenso wie das vertikale die Unterscheid-
barkeit zweier Reflexionsereignisse voneinander, jedoch fiir horizontal benachbarte.

Nach dem HUYGENSschen Prinzip gehen von allen Punkten des kreisformigen Reflexions-
elementes mit dem Radius R, die von Stofsstrahlen der einfallenden Welle getroffen werden,
Elementarwellen aus (Schmoller 1987b) (Abb. 3.16a).

Die von den Diffraktionspunkten ausgehenden Wellen interferieren in einem bestimmten
Bereich, innerhalb der ersten viertel Wellenldnge A liegend, konstruktiv miteinander. Das
am Geophonpunkt registrierte seismische Signal stammt also nicht von einem Reflexions-
punkt, sondern von einem Reflexionselement im Untergrund, das die Gréfke der zentralen
FRESNELzone besitzt (Abb. 3.16).

P

First Fresnel zone

(a) Raumliche Darstellung der Fres-
nelzone

(b) Ebene Darstellung der Fresnelzo-
ne

Abbildung 3.16.: Geometrische Darstellungen der Fresnelzone. a) Rdumliche Darstellung
der Fresnelzone. Das bei S aufgezeichnete Signal stammt gréftenteils aus der ersten Fresnel-

zone mit dem Radius R;. Nach Sheriff et al. (1986). b) Ebene Darstellung der Fresnelzone.
% entspricht dem Bereich, indem die vom Reflektorelement ausgehenden HUY GENschen

Wellen konstruktiv interferieren. Nach Geifler (2001).

Reflexionspunkte die in diesen gemeinsamen Bereich fallen sind nicht voneinander zu un-
terscheiden und damit nicht auflésbar. Die Hauptenergie eines reflektierten Signales kommt
also aus dem Bereich der 1. Fresnelzone, dessen Radius das horizontale Auflésungsvermégen
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bestimmt:

R= \/ 20 ddom | N \/ 2 Adom (Schméller 1987b), (3.29)
2 16 2

wobei A4, die dominante Wellenlédnge und zp mit zg >> A\, die Reflektortiefe beschreibt.
Mit der Abhéngigkeit von Ay, ergibt sich gleichzeitig die Abhingigkeit von der dominanten
Frequenz und der Geschwindigkeit. Offensichtlich wird, dass das horizontale Auflésungs-
vermogen in grofer Tiefe sehr klein ist, weil die Fresnelzone ihrerseits immer grofer wird.
Fiir den Meeresboden in 1000 m Tiefe ergibt sich ein horizontales Auflésungsvermégen mit
faom = 40 Hz von etwa 140 m, fiir einen Reflektor in 5000 m Tiefe bei einer durchschnitt-
lichen Ausbreitungsgeschwindigkeit von 2500 m/s und selber Frequenz ein Wert von etwa
400 m.
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4. Vereisungsgeschichte der
Antarktis im Kanozoikum

Die antarktische Kryosphire spielt(e) eine der Hauptrollen, wenn nicht gar die Hauptrolle
in der Entwicklung des globalen Klimas seit dem Kinozoikum und hat seitdem Einfluss
auf Meeresspiegelschwankungen und auf die ozeanographische Entwicklung der siidlichen
Hemisphére. Viele Erkenntnisse wurden im Laufe der Jahrzehnte der Antarktisforschung
durch die kombinierte Interpretation geowissenschaftlicher Daten gewonnen. Insbesonde-
re das ANTOSTRAT-Programm (Antarctic Offshore Stratigraphy Project) zu Beginn der
90er Jahre erbrachte viele neue und detaillierte Erkenntnisse iiber die kidnozoischen Ver-
eisungsgeschichte. Wissenschaftliche Ziele dieses Projektes waren nach Cooper und Webb
(1994):

1. die Erforschung der antarktischen, kiinozoischen terrestrischen und marinen glazialen
und interglazialen Geschichte, des globalen Klimas und Meeresspiegelschwankungen
unter Nutzung geophysikalischer, geologischer und glaziologischer Daten.

2. die Kombination akustischer und geologischer Daten aus fiinf Kontinentalrand-Gebiet-
en (Antarktische Halbinsel, Rossmeer, Wilkes-Land, Prydz-Bucht, Weddellmeer), in
denen michtige Sedimenteinheiten bekannt waren.

3. die Entwicklung eines stratigraphischen Modells des antarktischen Kontinentalran-
des, das mit anderen verglichen werden konnte und durch weiteres geologisches Be-
proben durch Bohrungen verifiziert werden sollte, um ein besseres Verstéindnis des
Effektes der Eisschilde auf globale Meeresspiegelschwankungen und paleoklimatische
Anderung zu erlangen.

Einige fundamentalen Erkenntnisse sind nach Cooper und Webb (1994):

o Alle Segmente des antarktischen Kontinentalschelfes zeigen iibertiefte, landwérts ein-
fallende Bathymetrie als Folge glazialer Erosion und Kompaktierung durch starken
Sedimenteintrag.

e Es existieren Beweise, dass diese Schelfgeometrie in einigen Segmenten im Oligozéin
bis spitem Miozin bereits vorhanden war, was auf eine langdauernde Vereisungsge-
schichte der kontinentalen Schelfe schlieflen ldsst.
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e Sedimentcharakteristiken (z. B. tiefabgetragene Téler neuverfiillt mit progradieren-
den Sequenzen, multiple Erosionsunkonformititen mit iiberkompaktierten Sedimen-
ten, etc. ) zeigen eine besténdige Fluktuation der aufliegenden Eisschilde mit starken
Unterschieden in Dauer, Intensitdt und Sedimenteintrag.

e Der hiufige Wechsel zwischen vorstoftender und sich zuriickziehender Eisschilde hatte
grofen Einfluss auf die Sedimentstrukturen der Kontinentalrinder (vom Schelf {iber
Kontinentalhang bis zum Kontinentalfuft reichend). Material, abgetragen durch Eis-
schilde im Kontinentinneren, wurde auf den kontinentalen Schelfen abgelagert und
baute diese weit in Richtung Kontinentalhang vor. Die Schelfe weisen daher eine pro-
bzw. aggradierende Sedimentation auf.

e Bohrungen in Kiistenregionen des Transantarktischen Gebirges deuten Meeresspie-
gelschwankungen an, die mit den Griindungsepisoden der Eisschilde in Verbindung
gebracht werden konnten.

Aus den Ergebnissen der Untersuchungen im Rahmen des ANTOSTRAT-Programmes
konnte ein Modell zur kinozoischen Vereisungsgeschichte erstellt werden. Dieses wird in
einigen Punkten noch diskutiert, ist generell aber anerkannt. Im Folgenden wird die ki-
nozoische Vereisungsgeschichte zusammengefasst beschrieben. Die Artikel von Barker und
Camerlenghi (, Barrett (1994, Van der Wateren und Cloetingh (1999, Anderson (1999,
Oszko (1997, Anderson und Thomas (1991, Bartek et al. (1991, Barker et al. (1988, Bart
und Anderson (1995) dienten als Quellen und empfehlen sich zur Beantwortung von De-
tailfragen.

e Kreide bis mittleres Eozén: Die meisten sedimentologischen und Isotopendaten spre-
chen gegen das Vorhandensein glazialer Bedingungen wéihrend der Kreide. Allerdings
konnten vereinzelt in Hochlagen lokale Vergletscherungen existiert haben. Vor etwa
60 Ma setzte eine kontinuierliche Erwédrmung ein, die iiber das gesamte Paldozén bis
zum mittleren Eozédn andauerte.

e Mittleres bis spites Eozdn (52-36.6 Ma): vor etwa 52 Ma setzte ein langanhalten-
der Abkiihlungstrend ein, dessen Folge die beginnende Vereisung der Ostantarktis
war. Es bildeten sich lokal Gletscher, die seit 45 Ma vereinzelt das Meeresniveau
erreichten. Jedoch wies die Ostantarktis noch keine komplette Vereisung auf. Ein
Zusammenhang mit der tektonischen Entwicklung der Antarktis lasst sich durch die
Tasmanien-Antarktistrennung vor ca. 40 Ma erkennen, in deren Zuge neue ozeani-
sche Zirkulationsysteme entstanden, die in engem Zusammenhang mit klimatischen
Entwicklungen stehen.
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e Oligozén (36.6-23.7 Ma): Zahlreiche Sedimentationsmuster und Isotopendaten spie-

geln die Fortsetzung und Verstiarkung der Abkiihlung im frithen Oligozén wider.
Das Eisvolumen erhohte sich, und es entwickelte sich ein kontinentaler Eisschild in
der Ostantarktis, wihrend die Westantarktis nur in Hochlagen vergletscherte. Tek-
tonische Ereignisse waren nach Van der Wateren and Cloetingh (1999) mafgeblich
an der Vereisungsgeschichte und der intensiven Eisvolumenzunahme beteiligt. Zum
einen spielte die endgiiltige Offnung der Drakepassage eine grosse Rolle, zum ande-
ren 16sten wahrscheinlich starke Hebungsaktivitdten im Transantarktischen Gebirge
(TAM) die Entwicklung lokaler Vereisungen aus, die sich im Laufe der Zeit zu gro-
Reren Eisschilden ausweiteten.

In der Zeit von 30-25 Ma unterlag das Eisschild grofen Schwankungen, bei denen
mehrere (5-6) Eisvorstofe bis zur Schelfkante und Riickziige zum Schelfinneren im
Gebiet des Rossmeeres ausgemacht werden konnten.

Miozén (23.7-5.3 Ma): Der generelle Abkiihlungstrend blieb wihrend des Miozénes
bestehen und war weiterhin begleitet von dem haufigen Wechsel zwischen glazialen
und interglazialen Phasen (etwa alle 1-2 Ma wurde ein glaziales Maxima erreicht).

Mittelmiozén(16.3-10.4 Ma): Die Vereisung der Westantarktis setzte mit lokalen Ver-
gletscherungen, durch Becken voneinander getrennt, ein. Unterdessen nahm das Eis-
volumen iiber dem ostantarktischen Kontinent weiter zu.

Spates Miozén(10.4-5.3 Ma): Einer kurz dauernden, relativ warmen Phase folgte ein
weiteres sehr starkes Abkiihlen (ab 14 Ma), das im Aufbau des westantarktischen
Eisschildes mit der Ausweitung zu seinem Maximum endete. Das spate Miozén mar-
kiert die Zeit des maximalen Eisvolumens seit dem Einsetzen der kidnozoischen Ver-
eisung. In Sedimentkernen (ODP-Bohrung 694, zentrales Weddellmeer) wurde eine
dicke Turbiditsequenz fiir die Zeit nach 4.8 Ma ausgemacht (Barker et al. 1988) (Abb.
6.1). Diese markiert die starke und schnelle Deposition von Turbiditen (innerhalb des
kurzen Zeitfensters von 0.5 Ma), die wahrscheinlich aus der starken Expansion des
noch instabilen westantarktischen Eisschildes resultiert. Generell werden maximale
Sedimentationsraten nach Van der Wateren und Cloetingh (1999) wihrend glazialer
Maxima erreicht.

Frithes Pliozdn (5.3-3.4 Ma): Mit einer deutlichen Erwidrmung und dem Eisriickzug
endete im Beginn des frithen Pliozénes die langdauernde Abkiihlung. Das westant-
arktische Eisschild entkoppelte sich vom Ostantarktischen, verlor dennoch dadurch
und durch den Abbau der eigenen Schelfeise nicht seine Stabilitat.

e Spites Pliozén bis heute (3.4-0 Ma): Seit ca. 2.5 Ma herrschen ausgeprigte Glazial-

/Interglazial-Zyklen mit typischen Perioden von 100 ka vor, die in komplexer Wech-
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selwirkung mit Meeresspiegelschwankungen, paldoozeanographischen und paldogla-
ziologischen Anderungen stehen. An der Grenze zwischen Pliozéin und Pleistozin
(1.6 Ma) setzte weltweit erneut eine Abkiihlung ein, die massives Eiswachstum nach
sich zog. Das ost- und westantarktische Eisschild dehnten sich erneut bis an die
Schelfkante aus und erreichten Ausdehnungen grofer als die heutigen. Die kurzwel-
ligen Glazial-/Interglazial-Zyklen setzten sich bis heute fort und gingen einher mit
denen der nérdlichen Hemisphire, so dass hier starke Zusammenhénge z.T. leicht
phasenverschoben erkennbar werden.

Wie oben erkennbar, existieren seit dem spiten Eozidn marine Eisschilde in der Antarktis,
und damit sind Sedimentationsprozesse auf den kontinentalen Schelfen der Antarktis ver-
starkt glazial-marin gepréigt (Anderson und Thomas 1991). Dies dufert sich in Differenzen
der Sedimentationsmuster gegeniiber gewohnlichen Schelfen.

Im Rahmen des ANTOSTRAT-Programmes konnten aus seismischen Daten und vereinzel-
ten Bohrungen Sedimentationsmodelle fiir glazial-marin gepréigte Schelfe erstellt werden.
Unter glazial-mariner Sedimentation wird im Allgemeinen der Transport und die Ablage-
rung von Sediment durch Eis in mariner Umgebung (d.h. Gletscher, Schelfeis, Eisberge,
etc.) verstanden. Eingeschlossen sind auch Prozesse die wéihrend fritheren Kalt- und Warm-
zeiten gewirkt haben (Nitsche 1998).

Der Grofteil der Sedimentfracht mariner oder terrestrischer Eisschilde (Ubergang Eis zum
Untergrund liegt iiber (terrestrisch) oder unter (marin) dem Meersespiegel) wird an deren
Basis mitgefiihrt. Je nachdem, ob die Druck-Temperaturbedingungen an der Basis unter-
halb oder oberhalb des Gefrierpunktes liegen, wird weiter zwischen temperierten (nassen)
oder kalten (trockenen) Eisschilden unterschieden.

Temperierte Eisschilde weisen gewohnlich viel hohere Fliefgeschwindigkeiten auf und fiih-
ren bedeutend mehr Sediment in ihren basalen Bereichen (Geschiebeschicht bis zu 5-6 m
méchtig) als kalte, die mehr oder weniger am Untergrund festgefroren sind und sich nicht
auf einem Wasserfilm bewegen. Weiterhin zeigen marine Eisschilde eine hohere Empfind-
lichkeit gegeniiber Meeresspiegelschwankungen als terrestrische und reagieren mit rapiden
Massenverlust und letztlich Entkoppelung vom Meeresboden in Transgressionsphasen.
Wissenschaftler entwickelten verschiedene Sedimentationsmodelle, die die typisch an glazial-
marin gepragten Schelfen auftretenden Sedimentationsmuster erkldren. Cooper et al. (1991)
fassten Ergebnisse aus seismischen Messungen der Prydz Bay und des Rossmeeres in einem
Modell zusammen. Dabei unterteilen sie die seismischen Strukturen in Typ-IA- und Typ-
ITA-Sequenzen, die deutlich durch Diskordanzen voneinander getrennt sind (Abb. 4.1).
Nach dem Modell von Cooper et al. (1991) wurden die Typ-ITA-Sequenzen unter typisch
marinen Bedingungen gebildet, ohne Einfluss eines Eischildes, und zeigen iiberwiegend ag-
gradierenden Charakter. Im Gegensatz lagerten sich die Typ-IA-Sequenzen unter glazialen
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Abbildung 4.1.: Glazialer Zyklus mit von Cooper et al. (1991) interpretierten diskordant
aufeinanderliegenden stratigraphischen Sequenzen des Typus A und ITA. Erkldrung weiter
unten im Text.

Bedingungen wihrend des Vorstosses des Schelfeises an der Schelfkante ab. Diese wurde
dadurch immer weiter ozeanwéirts ausgebaut, was sich in den progradierenden Sequenzen
der interpretierten seismischen Sektionen abbildet.

Wihrend des darauffolgenden Interglazials zog sich das Eis zuriick, und marine Sedimenta-
tion setzte erneut ein. Cooper et al. (1991) nehmen nicht an, dass der Ubergang von Typ-
ITA- zu Typ-IA-Sequenzen in allen Regionen der Antarktis gleichzeitig stattfand, sondern
gehen davon aus, dass dies vom Zeitpunkt des Aufsetzens des Eises im jeweiligen Schelfge-
biet abhingig war. Anhand der ODP-Ergebnisse vermuten die Autoren diesen Ubergang
in der Prydz Bay im Oligozén und im Rossmeer im Miozén (Nitsche 1998).

Das Modell von Cooper et al. (1991) stellt den Versuch der Entwicklung eines fiir die Ant-
arktis allgemeingiiltigen Modelles dar. Zahlreiche andere Autoren, so Larter und Barker
(1989) und Bart und Anderson (1995), entwickelten detailliertere, speziellen Regionen an-
gepasste Modelle.

So beschreiben (Larter und Barker 1989) in ihrem 4-Stufen-Modell fiir die Antarktische
Halbinsel in der ersten Stufe die Ablagerung von nichtverfestigtem, glazial-marinem und
hemipelagischem Sediment am Schelf- und Hangbereich als IGS (interglacial subsequenz)
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Abbildung 4.2.: Darstellung des von Larter und Cunningham (1993) vorgeschlage-
nen Vier-Phasen-Modells eines Glazial- /Interglazial-Zyklus. Nach Larter und Cunningham
(1993).

wahrend des Interglazials. Diese wird z. T. beim Vorstoss des Eises im Glazial erodiert und
neu als subglazialer Till im Bereich der Aufsetzlinie des Eises abgelagert. Reicht das Eis
bis zur Schelfkante, wird dieses durch progradierende Sequenzen hangwirts ausgebaut. Das
Eis schwimmt mit seinem Riickzug im néchsten Interglazial auf, und das basale Sediment
lagert sich auf dem ganzen Schelf als aggradierende Sequenz ab (Abb. 4.2).

Ein #hnliches Modell entwickelten Bart und Anderson (1995), die im Gegensatz zu Larter
und Barker (1989) feststellten, dass entlang der Schelfbereiche der Antarktischen Halbinsel
die Sedimentationsprozesse auf breiter Front stattfinden und daher linienférmige und weni-
ger punktformige Quellregionen (z.B. Flussmiindungen, Canyons, Deltas) bedacht werden
miissen (Abb. 4.3).

Bart und Anderson (1995) beschreiben auch laterale Variationen der linienformigen Quel-
len, die ihre Ursache in Eisstromen haben. In diesen Bereichen, glazialen Rinnen, wird
bedeutend mehr Sediment angeliefert als in den Gebieten dazwischen. Bart und Ander-
son (1995) glauben in ihrem sehr detaillierten Modell 18 Glazial-Interglazial-Zyklen fiir
die Antarktische Halbinsel identifizieren zu konnen, wobei sie die Md&glichkeiten, dass der
Eisschild nicht immer bis zur Schelfkante vorgestofien ist und unterschiedlich lange an der
Schelfkante aufgelegen hat, mit einbeziehen (Nitsche 1998).
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Abbildung 4.3.: Blockdiagramm zeigt das Modell eines progradierenden Kontinentalran-
des. A) Kontinentalrand der niederen Breiten nach dem langerem Ausbleiben von Meeress-
piegelschwankungen. B) Polarer Kontinentalrand kurz nach dem Riickzug des gegriindeten
Eisschildes. Deutlich erkennbar ist der Schelfvorbau auf breiter Front. Nach Larter and
Cunnigham (1993).



5. Sedimentstrukturen der
Schelfgebiete der Antarktischen
Halbinsel

Mehrkanaldaten reflexionsseismischer Messungen der antarktischen Kontinentalrinder zei-
gen dicke (bis 6 km) kénozoische progradierende Sequenzen in verschiedenen antarktischen
Schelfgebieten. Die meisten Wissenschaftler sind iiberzeugt davon, dass die progradierenden
Sequenzen hauptsachlich durch das Vordringen ausetzender Eisschilde bis hin zur Schelf-
kante in Zeiten glazialer Maxima gebildet wurden (Larter und Barker 1989; Larter und
Cunningham 1993; Cooper et al. 1991; Bartek et al. 1991).

Als Folge der Subsidenz, der Kompaktion durch Sedimenteintrag, starker Erosion der in-
neren Schelfbereiche mit dem Vorstofsen des aufsetzenden Eises und Eisauflast iibertieften
sich die kontinentalen Schelfe der Antarktis. Dies zeigt sich heute in deren grofer Tiefe (im
Mittel 400 m, z.T. bis zu 1200 m) und der charakteristischen, landwartigen Zunahme der
Ubertiefung (Abb. 5.1).

Distance Along Profile Toward Offshore
5 0 100 200 300 km

1 i il

ah-

1000

Abbildung 5.1.: Schematisches, bathymetrisches Profil eines durch einen aufliegenden
Eisschild gepragten Kontinentalschelfes. Typisch ist die grofe Tiefe und das landwartige
Einfallen des Schelfes. Nach Anderson (1999.)

Die Sedimentationsrate im Verhéltnis zu der tektonischen Subsidenz bestimmt auferdem
weitestgehend, ob und wie stark das Schelf progradiert oder aggradiert wird. Das vom
Kontinent- und Schelfinnereren erodierte Sediment wurde auf breiter Front (line-source)
an der Aufsetzlinie als basaler Till abgelagert und baute dort im duferen Schelfbereich

65



KAPITEL 5. SEDIMENTSTRUKTUREN DER SCHELFGEBIETE DER
ANTARKTISCHEN HALBINSEL

dicke Sedimentpackete auf und die Schelfkante ozeanwirts vor, Abb. 4.3. Mit dem Vorbau
der Schelfkante, in einigen Gebieten bis zu 80 km weit, nahm gleichzeitig die Hangneigung
zu. Dies fiihrte zur Zunahme der Hanginstabilitdt und ermoglichte das Losen von Rut-
schungsmassen in Zeiten glazialer Maxima. Turbiditits- und Schuttstrome transportierten
abgerutschtes Sediment entlang des Kontinentalhanges und -fufses bis weit in die Tiefsee-
ebene. Durch Wechselwirkung mit Bodenstrémungen und der Corioliskraft konnten grofse
Driftkorper und Channel-Levee-Strukturen in Bereichen des Kontinentalfufes entstehen,
die intensiv von Rebesco et al. (1997, Rebesco et al. (2002, Rebesco und Stow (2002) ent-
lang der Westkiiste der Antarktischen Halbinsel studiert wurden.

Seismische Daten der antarktischen Schelfe zeigen innerhalb der progradierenden Sequen-
zen, die Cooper et al. (1991) generell als Typ-IA interpretierten, zahlreiche Unkonformi-
taten und mehrfach iiberkompaktierte Lagen, die grofe Fluktuationen des antarktischen
Eisschildes vermuten lassen. Cooper et al. (1991, Anderson (1999, Larter und Cunningham
(1993, Bart und Anderson (1995, Bartek et al. (1991, Sloan et al. (1995, Rebesco et al.
(1997) beschreiben z.T. sehr detailliert die seismische Stratigraphie antarktischer Schelf-
gebiete anhand dieser Daten. Mit Hilfe vereinzelter Sedimentkerne im Schelfbereich und
Horizontkorrelation mit einigen Landaufschliissen konnte die im vorigen Kapitel vorgestell-
te Vereisungsgeschichte der Antarktis erstellt werden.

Weiterhin werden Zusammenhinge zwischen Meerespiegelschwankungen und Eischildfluk-
tuationen von Cooper et al. (1991) und Anderson und Thomas (1991) vermutet. Die Prozes-
se des Zusammenwirkens, der Einfluss der Milankovich-Zyklen und der Grad der Empfind-
lichkeit der Eisschilde gegniiber Meeresspiegelschwankungen werden derzeit noch intensiv
studiert.

5.1. Die Westkiiste der Antarktischen Halbinsel

Wie in Kapitel 2.3 gezeigt, ist die jiingere geologische Geschichte der Antarktischen Halb-
insel, insbesondere deren Westseite, sehr komplex. Im Zusammenspiel komplizierter tek-
tonischer Phasen mit der Entwicklung des westantarktischen Eisschildes und den damit
gekoppelten Sedimentationsprozessen ergeben sich interessante Sedimentationssequenzen
im Ubergangsbereich zwischen Tiefseeebene und kontinentalem Schelf. Insbesondere der
Bereich zwischen Anvers- und Herobruchzone (Alter: 4-14 Ma, mittleres bis spéites Mio-
zén) wird im folgenden etwas genauer beschrieben, weil er zu einem Vergleich mit unse-
ren Profilen auf der gegeniiberliegenden Seite der Antarktischen Halbinsel im Larsenschelf
nachfolgend herangezogen wird (Abb. 5.2).

Larter und Barker (1989, Larter und Cunningham (1993) erkennen in den seismischen Pro-
filen der Region eine Reihe geneigter Sequenzen glazial-marinen Ursprungs. Sie verfolgen
Reflexionsereignisse tiefer gelegener stratigraphischer Zonen iiber den Kontinentalhang bis

66



KAPITEL 5. SEDIMENTSTRUKTUREN DER SCHELFGEBIETE DER
ANTARKTISCHEN HALBINSEL

62:5—1

SMITH 1.
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Abbildung 5.2.: Karte zeigt Positionen der Reflektionsprofile des British Antarctic Sur-
vey entlang der Westkiiste der Antarktischen Halbinsel bzgl. der siidostpazifischen Bruch-
zonen. Nach Larter and Cunnigham (1993).

hin zum Koninentalfufs wo die Sedimentpakete auf relativ junger ozeanischer Kruste be-
kannten Alters von 6 Ma aufliegen. Steil einfallende (etwa 15°), progradierende Sequenzen
(mit S1 und S2 in Abb. 5.3 gekennzeichnet) finden sich im oberen Teil des Kontinental-
hanges, wobei sie diesen ozeanwérts ausbauen.

Begrenzt bzw. abgeschnitten werden die stark einfallenden Hangsedimente sehr deutlich
durch je eine Unkonformitéit an der Basis der iiberlagernden Sequenz. Acht Sequenzen wur-
den so ausgemacht, jede bedeutetet vermutlich einen neuen Eisvorstofs. Interessanterweise
zeigen die reflektionsseismischen Profile trotz des ungewdhnlich steilen Kontinentalhanges
(13°-17°) keine Anzeichen von groferen Massenverlagerungen. Erklart wird dies durch die
erhohte Rauhigkeit (und damit hohere innere Reibung), schlechte Sortierung und Uberkom-
paktion glazialer Schelfsedimente. Die Uberkompaktion zeigt sich in den hohen seismischen
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Abbildung 5.3.: Strichzeichnungen der Profile AMG 845-08 und BAS 878-14 aus Abb.
5.2 auf der siidostpazifischen Seite der Antarktischen Halbinsel. Die Interpretation zeigt die
Unterteilung in 4 Einheiten (S1, S2, S3 und S4). Nach Larter and Cunningham (1993).

Sedimentgeschwindigkeiten (2000 m/s) der Zone direkt unterhalb des Meeresbodens.

Das von (Larter und Barker 1989) entwickelte Depositionsmodell entspricht dem im vorigen
Kapitel vorgestellten. Sedimenteintrag im Schelf und Hangbereich wihrend des Interglazial
bestand vermutlich hauptséchlich aus unkonsolidiertem glazial-marinem und pelagischem
Sediment (IGS), das ganz oder zu Teilen beim Vorriicken der Eisfront im néchsten Glazial
erodiert bzw. verlagert und zusammen mit basalem Till an der Schelfkante neu abgelagert
wurde. Je nach Intensitit der Eisvorstofse wurden alte Sedimentlagen komplett oder nur
teilweise erodiert und sind damit nicht oder nur schwer in der seismischen Sektion kartier-
bar.

Dennoch zeigt sich ein sehr gute Aufzeichnung glazialer Zyklizitdt in den Depositions-
einheiten der seismischen Sektionen. Dies ist vermutlich die Folge des nach der Kollision
der Riickensegmente (Aluk-Antarktischer Riicken, siehe Kapitel 2.3) folgendem uplift und
anschliefend einsetzender Subsidenz des Schelfbereiches im Pliozén bis Pleistozédn. Jeder
Kollision folgte eine Periode des uplift des kollidierten Segmentes, die etwa 1-4 Ma dauerte.
Dem uplift folgte thermische Subsidenz und damit der Aufbau dicker Sedimentpakete in-
nerhalb progradierender Sequenzen. (Larter und Barker 1989) vermuten ein Absinken der
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Basis von S2 um mehr als 1 km seit seiner Deposition und erklaren so die — verglichen mit
anderen Kontinentalrindern der Antarktis gut und deutlich erhaltene — Sedimentationsge-
schichte.

Larter und Barker (1989) verdeutlichen die Bedeutung der Sequenzen des Kontinentalran-
des der Antarktischen Halbinsel in der Aufzeichnung des Paldoklimas. Der Sequenzwechsel
S1/S2 fand nach den Autoren vermutlich vor 2.4 Ma statt. Falls sich diese Vermutung besté-
tigt, konnten Detailstudien Fragen nach der Wechselwirkung von Eisvolumenénderungen

mariner Eisschilde und Meeresspiegelschwankungen erhellen (siehe dazu auch Anderson
und Thomas (1991)).

5.2. Die Ostkiiste der Antarktischen Halbinsel - der
Larsenschelf

Die Sedimentstruktur des stlichen Kontinentalrandes der Antarktischen Halbinsel ist bis-
lang nur in Ansdtzen bekannt. Sloan et al. (1995) beschreiben in ihrem Artikel die seis-
mische Stratigraphie des Larsenbeckens. Zur Verfiigung standen seismische Einkanaldaten
zweier geophysikalischer Expeditionen, die, entlang eines Polynyas (eisfreie Meeresfléiche)
Ostlich der Jason Halbinsel zwischen Larsen Eisschelf und dem Packeis des Weddellmeeres
gelegen, Anfang der 1990er aquiriert wurden (Abb. 3.1).

In den Profilen konnten vier stratigraphische Einheiten (Units) ausgemacht werden, die
im Folgenden der Interpretation neuer seismischer Mehrkanaldaten des Larsenschelfgebie-
tes als Grundlage dienen. Die Einheiten werden kurz erldutert und anschlieffend mit dem
neuen, 2002 aufgenommenen und in dieser Arbeit vorgestellten Datensatz vekniipft.
Sloan et al. (1995) extrapolierten die aus Aufschliissen der Jason Halbinsel bekannte Geo-
logie (vulkanische Sequenzen) mit ihrer Seismik und postulieren die dlteste Einheit, eine
akustisch chaotische bis transparente Zone (Einheit 1), auf jurassisches oder jiingeres Alter.
An Einheit 1, als akustisches basement bezeichnet, schliefit sich eine etwa 75 km breite
Zone mit reguldren, alternierenden, kontinuierlichen, mit 3-4 Grad nach Ost einfallenden
Reflektoren (Einheit 2) (Abb. 5.4).

Diese Einheit konnte den Depositionseinheiten auf Seymour Island entsprechen und wiirde,
ahnliche Sedimentationsraten vorausgesetzt, geneigte, paldozine bis oligozidne, marine Ab-
lagerungen abbilden. Einheit 2 geht Richtung Ost in eine mehr fiir glazial-marin geprégte
Kontinentalrdnder typische Einheit (Einheit 3) iiber. Ablagerungen der Einheit 3 bauen
den Schelf weit vor und progradierten vermutlich wihrend des Miozéns bis Pliozéns das
Larsenschelf. Innerhalb dieser Einheit glauben Sloan et al. (1995) 10 Sequenzen identifi-
zieren zu konnen, die sich durch subglaziale Erosionshorizonte voneinander unterscheiden
und mit anderen antarktisweiten Erosionshorizonten vergleichen lassen. Die oberste Einheit
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Abbildung 5.4.: Seismisches Profil des Larsenschelfes und dessen Strichzeichnung. Das
Profil zeigt den Bereich vom inneren Schelf bis zur Schelfkante und die Unterteilung in vier
Einheiten (begrenzt durch gestrichelte Linien). Nach Sloan et al. (1995).

(Einheit 4), lateral heterogen mit vielen kleinskaligen Erosions- und Depositionsmustern,
reprisentiert nach Sloan et al. (1995) hochfrequente, plio-pleistozéine glaziale Zyklizitét.
Deweiteren zeigt Einheit 4 generell aggradierende Geometrie mit weniger tiefgreifenden
Erosionsphasen wie Einheit 3.

Einen besseren Einblick in die Struktur des Larsenschelfes geben das 2002 vom Alfred We-
gener Institut gesammelte Netz seismischer Profile (Abb. 3.1). Die senkrecht zur Schelfkante
verlaufenden Profile (AW1-20020180, AWI-20020160, AWI-20020150, AWI-20020143, AWI-
20020120, AWI-20020090, AWI-20020080, AWI-2002060, AWI-2002050 und AWI-97051)
umfassen meist den kompletten Bereich des Kontinentalrandes, von Schelf iiber Kontinen-
talhang bis Kontinentalfuf reichend. Alle zeigen dhnlichen Aufbau und unterscheiden sich
nur im Detail. Die drei nérdlichen Profile (AW1-20020180, AWI-20020160, AWI-97051) bil-
den einen grofen Rutschungskorper ab, der im folgenden Kapitel noch genauer betrachtet
und hier nur genannt wird. Der gesamten Interpretation des vorliegenden, mit FS Polars-
tern aquirierten Datensatzes liegt die von Sloan et al. (1995) vorgeschlagene Einteilung der
Einheiten wie folgt zugrunde:

e Einheit 1 entspricht der Zone kontinuierlich einfallender Reflektoren der von Sloan
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et al. (1995) benannten Einheit 2
e Einheit 2 entspricht den Schelf vorbauenden Sequenzen der Einheit 3

e Einheit 3 entspricht den groftenteils aggradierenden Sequenzen von Einheit 4

Profil AWI-97051 Das Profil AWI-97051 liegt senkrecht zum Kontinentalhang der Ant-
arktischen Halbinsel bei 66°S (Abb. B.1). Es ist das nordlichste der untersuchten Profile
und wurde bereits im australen Sommer 1996/1997 mit RV Polarstern aquiriert. Ziel war
es die Verbindung zum bereits bestehenden seismischen Netzwerk des Larsenschelfes herzu-
stellen und wenn moglich basement-Reflektionen zu beobachten. In Rogenhagen und Jokat
(2000) und Michels et al. (2001) finden sich erste Interpretationen insbesondere des unteren
Kontinentalhanges. Drift- sowie Rutschungskorper werden interpretiert und der Versuch,
deren Genese sowie zeitlichen Entwicklung zu beschreiben, unternommen.

W <-- AWI-97051 --> E
CDP 12500 12000 11500 11000 10500 10000 9500 9000 ssog 0

0.0

TWO-WAY TRAVELTIME [s]
°
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[s] IWILTIAVYL AVM-OML

Abbildung 5.5.: Strichzeichnung des Schelfbereiches von Profil AWI-97051. Pfeile deuten
auf die vermuteten Paldopositionen der Schelfkante.

Das Profil wurde im Rahmen der Arbeit erneut prozessiert, um insbesondere im Schelfbe-
reich die Datenqualitét, durch Mehrfachreflexionen gestort, zu verbessern. Die Gesamtlinge
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des Profiles betrigt etwa 325 km und zeigt typisch glazial beeinfluite Schelfdeposition im
westlichen Teil. Progradierende Sequenzen (Abb. 5.5, CDP 12900 bis CDP 9700) bauen den
Schelf weit nach Osten (80 km) bis zur Schelfkante vor. Diese bricht bei etwa 55°W und geht
in den seicht (max. 3°-4°) geneigten oberen Kontinentalhang iiber. Auf dem Schelf kon-
nen zwei Einheiten ausgemacht werden. Die éltere Einheit (Unit 2) besteht hauptséchlich
aus progradierenden Reflektoren die eine intensive Tétigkeit des aufgelegenen Schelfeises
reflektiert. Mit Dreiecken ist die zu jedem neuerlichen Eisvorstof zugehorige Position der
Schelfkante markiert. Deutlich wird der enorme Ausbau des Schelfes sowie der wiederholte
Eisvorstof. Dies impliziert die Annahme von glazialer, langdauernder Zyklizitdt wihrend
der Deposition der Einheit 2.

Anschliefende Reflektionsmuster zeigen mehr aggradierenden Charakter und werden als
Einheit 3 interpretiert. Wahrscheinlich nahm die Periodizitéit der Eisschildfluktuation zu,
erreichte dabei aber nicht die Intensitét der vorigen Epochen. Dies fiihrte vermutlich zum
vermehrt vertikalen Aufbau marin-glazialer Sedimente und weniger zu deren Tiefenerosion
und Vorschiittung im Bereich der Aufsetzlinie. Der Ubergang (in Abb. 5.5 dick gestrichelt
gezeichnet) beider Einheiten ist fliefend und kennzeichnet wahrscheinlich den aus antark-
tisweiten Untersuchungen kontinentaler Schelfe postulierten Wechsel von progradierenden
zu aggradierenden Sedimentationsbedingungen im spéten Pliozén vor etwa 2.4 Ma. Der
Schelf zeigt die fiir glaziale Schelfe typische Ubertiefung. Die Wassertiefe betriigt etwa 350
m am aufersten Schelfrand und nimmt landwirts auf etwa 500 m zu.

Der obere Hangbereich (Abb. B.1, CDP 9700 bis CDP 7400) ist dominiert von parallel
laufenden, horizontal geschichteten Sedimenten einer Dicke von mehr als 1.5 s TWT. Ein
deutlicher Wechsel des Reflektionsmusters tritt zwischen CDP 7400 und CDP 5400 auf,
siehe auch Rogenhagen und Jokat (2000). Die Reflektoren sind nun geneigt und beifen an
der Gstlichen Flanke des Hanges aus. Dieser fillt 6stlich CDP 5900 steil ab (etwa 1000 m
auf 10 km Entfernung — entspricht 5°-6° Hangneigung) und miindet in 2700 m Wassertie-
fe (3.6 s TWT) in einen rauhen Kontinentalfuf. Dort sind zwei Kanéle (CDP 5200 und
CDP 4500) mit Tiefen von etwa 180 m und Ausdehnungen von ca. 5 km ausgebildet. Ost-
lich von CDP 4400 lagern normale, horizontal geschichtete Tiefseesedimente deren Dicke
weit mehr als 2.5 s TWT erreicht. Reflektionen des akustischen Grundgebirges basement
sind nicht sichtbar. Rogenhagen und Jokat (2000) postulieren aus Weitwinkeldaten eines
parallel zum Profil AWI-97051 gemessenen Profiles Sedimentméchtigkeiten von 5.2 km in
der Region.

Profil AWI-20020180 Das Profil AWI-20020180 verlduft etwa 30 km siidlich von und
parallel zu Profil AWI-97051 und reicht von der Tiefsee kommend etwa 50 km weit auf den
Schelf (Abb. B.4). Die Wassertiefe im dufieren Schelfbereich liegt bei 370 m und nimmt
landwérts auf 480 m zu. Der Kontinentalhang ist mit einer mittleren Neigung von 2°-3°
etwas flacher als bei AWI-97051, weist keinen stufenartigen Aufbau auf und geht kontinu-
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ierlich ab CDP 5500 in den im Mittel 0.2°-0.8° geneigten Kontinentalfufs iiber.

Es lassen sich auch hier im Schelfbereich die beiden Einheiten 2 und 3 aufgrund ihrer Geo-
metrie unterscheiden und bauen den sichtbaren Teil des Schelfes (50 km) weit vor (Abb.
5.6). Es ist nicht auszuschlieffen, dass der Schelf dhnlich stark (80 km) wie in Profil AWI-
97051 wiahrend glazialer Maximas progradierte. Die interne Neigung der progradierenden
Sequenzen von Einheit 2 liegt zwischen 1.5°-2° und nimmt leicht mit Ann&herung an die
Schelfkante zu. Einheit 3 zeigt ebenfalls deutlich aggradierenden Charakter und baut den
Schelf um etwa 380m (2000 m/s Sedimentgeschwindigkeit) vertikal aus. Der obere Konti-
nentalhang CDP 6600 bis CDP 6000 zeigt gleichméfig horizontale Schichtung die keinerlei
Anzeichen von instabiler Lagerung und damit zusammenhingenden Rutschungsereignissen
erkennen lasst.
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Abbildung 5.6.: Strichzeichnung des Schelfbereiches von Profil AWI-20020180. Pfeile
deuten auf die vermuteten Paldopositionen der Schelfkante.

Von CDP 6000 bis CDP 5600 schneidet ein starker Reflektor etwa 0.4-0.5 s unterhalb des
Meeresbodens parallel zum Hang die Schichtung und versetzt diese teilweise. Dieser scharfe
Reflektor wird als Abrisskante einer gewaltigen Rutschmasse interpretiert, die vermutlich
wiahrend des Miozén /Pliozén ausgelost wurde. Die Annahme einer grokskaligen Rutschung
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wird verstirkt durch gestérte und unregelmifig verlaufende Reflektoren am Kontinental-
fufl, zwischen CDP 4500 und CDP 2500 gelegen.

Im Bereich von CDP 4000 bis CDP 4500 erreichen die gestérten Reflektoren bei etwa 3 s
TWT den Meeresboden. Vermutlich kam hier die abgerutschte Masse zum Erliegen und
baute eine Art Wall auf. Etwa 1 s TWT junger, homogen geschichteter Sedimente verfiill-
ten im Laufe der Zeit den zuvor entstandenen etwa 20 km breiten Kanal. Zwei weitere, mit
jiingeren Sedimenten verfiillte Kanile, etwa 12 bzw. 6 km breit, finden sich bei CDP 3300
bzw. CDP 2400. Weiter ozeanwérts bei CDP 2000 (Wassertiefe 3000 m) entwickelte sich ein
typischer Driftkorper mit in Richtung Tiefsee seicht einfallender Reflektoren. Vermutlich
sind Konturstromungen in Zusammenhang mit Triibestromen, generiert am oberen Kon-
tinentalhang, die entscheidenden Faktoren der Kanalverfiillung und Driftkérperbildung.
Rebesco et al. (1997, Rebesco et al. (2002) beschreiben #hnliche, in ihren Ausmafen gro-
Rere Driftkorper am westlichen Kontinentalfut der Antarktischen Halbinsel.

Profil AWI-20020160 Das Profil AWI-20020160 verlauft etwa 30 km siidlich, parallel zu
AWI-20020180. In seiner Gesamtlinge von 250 km reicht es ebenfalls von der Tiefsee bis
hinauf zum Schelf (Abb. B.7). Die Wassertiefe an der Schelfkante liegt bei 490 m. Land-
warts steigt im Gegensatz zu AWI-20020180 und AWI-97051 der Schelf zunéchst leicht bis
auf 370 m an (CDP 2000, etwa 37 km von Schelfkante entfernt), um dann wieder bis auf
540 m abzufallen. Die Neigung des Kontinentalhanges liegt zwischen 2°-4°, wobei der obere
Hang etwas steiler abfillt und mit zunehmender Tiefe abflacht.

Wie in den vorangegangenen Profilen lisst sich auch hier auf dem Schelf eine Untertei-
lung der beiden Einheit 2 und 3 vornehmen. Die Vorschiittungsfolgen beider bauen den
Schelf iiber die gesamte abgebildete Distanz von 87 km ozeanwérts vor. Der Grofteil des
gewaltigen Schelfvorbaues passierte wiahrend der Deposition der Sequenzen innerhalb der
Einheit 2. Mit Dreiecken ist die vermutliche Position historischer Schelfkanten in Abb. 5.7
angezeigt. Ersichtlich wird, dass erst mit dem Einsetzen aggradierender Bedingungen in
Einheit 3 der Schelf auch vertikal enorm aufgebaut wurde. Dieser betrégt von der Basis der
Einheit 3 bis zum Meeresboden, mit Sedimentgeschwindigkeiten von 2000 m/s gerechnet,
im Mittel 500 m.

Die Sedimente verschiitten den oberen Hang in homogener Lagerung von CDP 3500 bis
CDP 4000. Zwischen CDP 4200 und CDP 4500 dndert sich das Reflexionsmuster 300 ms
unterhalb des Meeresbodens. Deutlich parallel geschichtete Reflektoren gehen plétzlich in
gestorte {iber und bauen dhnlich wie in AWI-20020180 einen Rutschungskorper auf. Dieser
kam vermutlich 75 km weiter ozeanwérts am Kontinentalfuk (CDP 7000 - CDP 7500) zum
Erliegen und baute wie vorhin schon angedeutet eine Art Wall auf. Der Bereich zwischen
Kontinentalhang und der Rutschmasse formte einen sehr weiten, fast 50 km breiten und
1s TWT tiefen Kanal, der im Laufe der Zeit mit jungen, homogen gelagerten Sedimenten
verfiillt wurde. An der ozeanwértigen Flanke der Rutschmasse (Wassertiefe 2600 m) entwi-
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Abbildung 5.7.: Strichzeichnung des Schelfbereiches von Profil AWI-20020160. Pfeile
deuten auf die vermuteten Paldopositionen der Schelfkante.

ckelte sich typische Driftsedimentation. In Richtung Tiefsee geneigte, wahrscheinlich durch
Tiefenwasserstromungen generierte Sedimentlagen verfiillen dort (CDP 9000 bis CDP 9500)
einen weiteren etwa 20 km breiten Kanal ostlich der Rutschmasse und verdecken die ehe-
mals bestehende rauhe Meeresbodentopographie.

Profile AWI-20020150 und AWI-20020143 Das Profil AWI-20020150 stellt nahezu ein
komplettes Schelfprofil dar. In seiner Lange von etwa 235 km iiberdeckt es weite Teile des
Schelfes, von den ersten 25 km des oberen Kontinentalhanges bis zur 2002 bestehenden
Schelfeiskante reichend. Profil AWI-20020143 schliefit sich fast liickenlos 6stlich an AWI-
20020150 an und komplettiert mit 100 km Linge den Ubergang des Kontinentalhanges
in den Kontinentalfuls. Der Schelf ist hier bei 67°S, 60 km siidlich von AWI-20020160
mit 590 m bedeutend tiefer und zeigt keine landwértige Vertiefung (Abb. 5.8). Zwischen
CDP 4500 und CDP 6500 steigt er seicht auf 370 m Wassertiefe. Der Kontinentalhang fallt
mit sehr geringer Neigung von 1°-2° kontinuierlich nach Osten in Richtung Tiefsee ab.

Im Schelfbereich werden hier 3 Einheiten unterschieden, die in ihrer Charakteristik von den
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Abbildung 5.8.: Strichzeichnung des Schelfbereiches von Profil AWI-20020150. Pfeile
deuten auf die vermuteten Paldopositionen der Schelfkante.

bisher genannten etwas abweichen. Einheit 1, die sich im &stlichsten Bereich des Profiles
zwischen CDP 9300 und CDP 7500 erstreckt, baut sich aus kontinuierlichen, mit 1.5° nach
Ost einfallenden Reflektoren auf. Diese werden entsprechend Sloan et al. (1995) als pa-
laozéne/oligozéane, den im Hinterland befindlichen vulkanischen Sequenzen vorschiittende,
marine Sedimente angesprochenen. Der Ubergang zu Einheit 2 ist flieRend und wird bei
CDP 7500 vermutet. Einheit 2 ist charakterisiert durch stark progradierende und zeitgleich
aggradierende Sequenzen, die den Schelf mehr als 500 m vertikal und 125 km horizontal
ausbauen. Dieser gewaltige Schelfvorbau muss mit massiven Eisvorstofen korreliert sein,
die iiber langere Zeitraume aktiv waren.

Der Ubergang zu Einheit 3 ist weniger deutlich anhand eines starken Erosionshorizontes
auszumachen, kann aber aufgrund der Anderung der Charakteristik der Reflektoren be-
stimmt werden. Die Reflektoren von Einheit 2 sind mit hoher Amplitude und kontinuierlich
gelagert. Die der Einheit 1 erscheinen gestort und unregelmifig. Sie bauen den Schelf im
Bereich von CDP 2500 bis CDP 1000 stark vor und zeigen nur progradierenden Charakter.
Der heutige Meeresboden schneidet die zur Schelfkante stirker geneigten Reflektoren ab
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und markiert damit einen pleistozénen, sehr starken Erosionshorizont.

Die an der Schelfkante geschiitteten Sequenzen gehen kontinuierlich in den Kontinental-
hang iiber und zeigen einen homogenen Aufbau {iber das gesamte Hangprofil AWI-20020143
(Abb. B.11). In tieferen Bereichen (1.5 s TWT unterhalb des Meeresbodens) lisst sich ein
von CDP 3500 bis CDP 2500 reichender, etwa 25 km breiter Kanal erkennen. Dieser war
vermutlich bis zu 500 m tief und sedimentierte mit der Zeit zu.

Aufillig ist eine Anderung des Reflektionsmusters ab CDP 1200. Hier sind die Reflekto-
ren in Tiefen ab 0.5 s TWT unterhalb des Meeresbodens nicht mehr so gleichméfig und
stark. Immer wieder gibt es transparente Zonen, die eine geringere Reflektivitit oder er-
hoéhte Dampfung seismischer Energie vermuten lassen. Grund kénnten z.B. geringe Mengen
an Gas oder Methanhydrat sein, die nicht ausreichend akkumuliert sind, um als bottom-
simulating-reflector (BSR) markant hervorzutreten.

Profil AWI-20020090 und AWI-20020120 Die Profile AWI-20020090 und AWI-20020120
liegen auf 67.5°S im zentralen Teil des Untersuchungsgebietes. Profil AWI-20020090 bildet
den oberen Kontinentalhang ab und reicht etwa 65 km weit auf den Schelf. Die Gesamtlange
betrigt 90 km. Der untere Teil des Kontinentalhanges sowie der Ubergang zur Tiefseebene
wird durch Profil AWI-20020120 in einer Lénge von 200 km iiberdeckt (Abb. B.13). Zwi-
schen beiden Profilen besteht ein etwa 30 km weiter Versatz. Profil AWI-20020100 wird
nicht gesondert interpretiert, kann aber im Anhang C eingesehen werden.

Bei der Betrachtung des Schelfbereiches (Abb. 5.9) fillt dhnlich wie in Profil 20020150 eine
Zweiteilung der Reflektorgeometrie auf, die die Unterscheidung in die Einheiten 2 und 3
ermoglicht. Wiederum wird der Schelf markant durch die obere Einheit 3 vorgeschiittet,
ohne Aggradation zu zeigen. Interne Reflektoren der progradierenden Sequenz nehmen an
Steilheit in Richtung Schelfkante von 2° auf 4° zu und werden durch Erosionhorizonte ab-
geschnitten.

Die Reflektoren der tiefer gelegenen Einheit 2 wirken gleichermafen aggradierend und pro-
gradierend und bauen den Schelf um weit mehr als 600 m vertikal aus. Wassertiefen von
400 m an der Schelfkante (CDP 2500) und von 460 m am Profilanfang deuten weniger stark
auf eine Vertiefung im mittleren Schelfbereich, sondern auf einen dem Profil AWI-20020150
dhnlichen Verlauf.

Der obere Kontinentalhang neigt sich in den ersten 300 ms TWT mit 4°-5° und geht bei
750 m Wassertiefe (1s TWT) in einen seicht, etwa 1°—2° geneigten, iiber. Eine interessante,
etwa 4° geneigte Unkonformitét befindet sich zwischen CDP 2700 und CDP 3500. Begin-
nend bei 1.2 s TWT an CDP 2700 und endend bei 2.5 s TWT an CDP 3500 trennt diese
unterschiedlich stark geneigte Reflektoren voneinander. Die Unkonformitét stellt womog-
lich dhnlich der in Profil AWI-20020180 eine Abriss- oder Gleitfliche dar. Bestitigungen
dessen sollten sich am unteren Kontinentalhang finden lassen.

Bei der Betrachtung des Profiles AWI-20020120 (B.13) fallen jedoch kein markanter Rut-
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Abbildung 5.9.: Strichzeichnung des Schelfbereiches von Profil AWI-20020090. Pfeile
deuten auf die vermuteten Paldopositionen der Schelfkante.

schungskorper, keine gestorten Reflektionsmuster, Channel-Levee-Strukturen oder dhnli-
ches auf, die die obere Grenzfliche als Abrisskante bestéitigen.

Dennoch dndert sich ab CDP 2000 die Charakteristik der Reflektoren. Die vom Hang mit
deutlicher Amplitude kommenden, kontinuierlich und parallel gelagerten nehmen an In-
tensitdt ab, werden diffus und scheinen verrauscht. Ein dhnlicher Effekt konnte schon in
Profil AWI-20020143 beobachtet werden, ist hier aber viel deutlicher ausgepragt. Selbiger
Grund (das Vorhandensein von Gasen oder Hydraten in geringer Konzentration) ist als
Erkldrung anzufiihren. Bestitigung findet sich zwischen CDP 5500 und CDP 6500, wo ein
starker Reflektor etwa 300-400 ms unterhalb des Meeresboden dominiert. Dieser wird als
BSR aufgrund seiner Teufenlage angesprochen.

Profil AWI-20020080 Das Profil AWI-20020080 liegt etwa 60 km siidlich von AWI-
20020090 und iiberdeckt mit 165 km Linge den Bereich des Kontinentalfufes bis hinauf
zum Schelf (Abb. B.14). Es reicht etwa 25 km weit auf den Schelf und bietet daher nur
beschriankte Aussagefihigkeit zur glazialen Entwicklung. Der vermessene Teil des Schelfes
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weist mit 580 m eine vergleichsweise hohe Wassertiefe auf und zeigt keinerlei Trend, der
die glaziale Vertiefung des mittleren Schelfbereiches vermuten lasst. Wie bei allen ande-
ren Profilen neigt sich der oberste Teil des Kontinentalhanges etwas stérker und flacht in
Richtung Kontinentalfuf kontinuierlich ab. Uber den gesamten Hang werden nur geringe
Neigungen von 1°-2° erreicht.
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Abbildung 5.10.: Strichzeichnung des Schelfbereiches von Profil AWI-20020080. Pfeile
deuten auf die vermuteten Paldopositionen der Schelfkante.

Auf dem Schelf kénnen keine unterschiedlichen Reflektionsmuster ausgemacht werden (Abb.
5.10). Erkennbar sind stark progradierende, den Schelf vorbauende Sequenzen, die sehr
stark denen der Einheit 3 in den Profilen AWI-20020150 und AWI-2002090 gleichen. Des-
wegen wird auch hier die Reflektionsabfolge mit Einheit 3 beschrieben. Sehr deutlich fallt
die starke Meeresbodenmultiple auf. Wie auch in AWI-20020150 und AWI-2002090 er-
sichtlich, zeigt sich, dass die Verfahren der Unterdriickung von Mehrfachreflektionen im
vorderen Schelfbereich nur ungeniigend greifen. Die Vermutung liegt nahe, dass wegen sehr
starker Kompaktion der vorderen Schelfsedimente eine ungewthnlich energiereiche Meeres-
bodenmultiple generiert wird, die nicht besser unterdriickt werden kann. Allen Anzeichen
nach scheint der letzte Eisvorstof, welches hauptséichlich zum Aufbau der Einheit 3 fiihrte,
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zumindest im Bereich des mittleren bis siidlichen Untersuchungsgebietes ein sehr massives
gewesen zu sein. Diese Anzeichen sind einerseits die vornehmlich progradierende Einheit 3
und andererseits die starke Uberkompaktion des vorderen Schelfbereiches.

Maichtige Sedimentficher schiitteten auf den Hang von Profil AWI-20020080 und bauten
dort sehr gleichméfig geschichtete Horizonte auf. Hin und wieder werden diese akustisch
etwas transparenter bzw. verrauschter und kennzeichnen so vermutlich geringe Mengen an
Gas. Zwischen CDP 2500 und CDP 1500, etwa 500 ms TWT unterhalb des Meeresbo-
dens, ist ein starker Reflektor erkennbar. 100 ms ober- und unterhalb dieses verschwinden
schwichere Reflektionen fast vollstdndig und hinterlassen transparente Zonen. Wahrschein-
lich existieren in dieser Zone vermehrt Gashydrate und fiihren zur Ausbildung eines mit
der Schichtung verlaufenden BSR’s.

Profil AWI-20020060 Das Profil AWI-20020060 (Abb. B.16), bei 68.5° gelegen, ist etwa
50 km von AWI-20020080 entfernt. Es dhnelt diesem in Aufbau und Struktur sehr stark, so
dass von gleichen Sedimentationsbedingungen auf breiter Front ausgegangen werden darf
und das line-source-Modell von Larter und Cunningham (1993) Bestitigung findet. Der
Schelf weist recht grofe Tiefen auf, beginnend an der Schelfkante mit 570 m, landwirts
leicht abfallend auf 630 m und ab CDP 250 erneuter Anstieg auf 570 m. Insgesamt betrigt
die Lange des Profiles 240 km wovon 70 km auf den Schelf reichen. Der Hang ist mit 1°-2°
nur leicht geneigt und geht unmerklich in den Kontinentalfuf iiber.

Auf dem Schelf finden sich wiederum beide Reflektionsgeometrien, welche die Unterschei-
dung in Einheit 2 und 3 erlauben (Abb. 5.11). Einheit 3 zeigt den aus den letzten Profilen
bekannten, stark progradierenden Charakter mit in Richtung Schelfkante zunehmender
Steilheit der geschiitteten Sequenzen. Einheit 3 erstreckt sich von CDP 1000 bis zur Schelf-
kante bei CDP 2700 auf einer Linge von etwa 42 km. Die ihr untergelagerte Einheit 2
aggradiert den Schelf um weit mehr als 600 m und zeigt wahrscheinlich die bei Profil AWI-
20020150 gut sichtbare Flachwinkel-Progradation mit gleichzeitigem vertikalem Schelfaus-
bau.

Ebenfalls war es nicht moglich im vorderen Schelfbereich die starke Meeresbodenmultiple
erfolgreich zu unterdriicken. Daher wird auf den Einfluss eines, bei den letztgenannten
drei Profilen erwdhnten, massiven Eisvorstofies geschlossen. Der Kontinentalhang zeigt auf
breiter Front einen sehr homogenen, ungestorten Aufbau durch die vorgeschiitteten glazial-
marinen Sedimente und ldsst nur bei CDP 9000 wegen eines verstiarkten, 500 ms TWT
unterhalb des Meeresspiegels in Schichtung liegenden Reflektors, Gashydrate vermuten.
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Abbildung 5.11.: Strichzeichnung des Schelfbereiches von Profil AWI-20020060. Pfeile
deuten auf die vermuteten Paldopositionen der Schelfkante.
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6. Diskussion der Ergebnisse

6.1. Der Kontinentalschelf

Das interpretierte Profilnetz gibt Einblick in einen bislang unerforschten Teil des &stlichen
Kontinentalschelfes der Antarktischen Halbinsel. Es konnte nachgewiesen werden, dass das
Untersuchungsgebiet im Kénozoikum hauptsichlich durch glazial-marine Sedimentation
gepragt war (Cooper und Webb 1994; Cooper et al. 1991; Anderson 1999; Lawver et al.
1991; Anderson und Thomas 1991; Barker und Camerlenghi ). Wihrend dieses Zeitraumes
anderte sich die Struktur des Schelfes signifikant.

Die von Sloan et al. (1995) vorgeschlagene Untergliederung der Schelfsedimente in Sedi-
menteinheiten konnte wiedergefunden werden und bestitigt die Annahme grofrdumiger,
regionaler Vereisungen, die mit dem wiederholten Vordringen des Schelfeises bis zur Schelf-
kante einhergingen. Fiir den mittleren bis siidlichen Teil des Untersuchungsgebietes ist ein
verifiziertes Modell wahrscheinlicher, da sich die oberste Sedimenteinheit in ihrer Charak-
teristik ab 67°S dndert. Sloan et al. (1995) beschreiben diese als vornehmlich aggradierend
und nehmen kurzperiodische glaziale Zyklizitdt in pliozaner bis pleistozédner Zeit als deren
Ursache an. Dies bestétigt sich auch in den drei nordlichen Profilen, AWI-97051, AWI-
20020180 und AWI-20020160.

Ab dem Profil AWI-20020150 und in allen siidlich davon gelegenen (AWI-20020090, AWI-
20020080, AWI-20020060) (Abb. 3.1) bauen stark progradierende und iiberkompaktierte
Sequenzen diese oberste Einheit auf. Dies kann nicht mehr mit schwécheren, kurzdauern-
den Eisvorstossen, wie von (Sloan et al. 1995) vorgeschlagen, in Beziehung gesetzt werden.
Ein stabiles, stark erodierendes, langanhaltendes aufsitzendes Eisschild im vorgelagerten
Bereich zwischen Jason- und Kenyon-Halbinsel wire wahrscheinlicher.

Ein weiterer Punkt ist die grofere horizontale Ausdehnung des Festlandes sowie die gerin-
gere Entfernung der Schelfkante in der nérdlichen Zone der Antarktischen Halbinsel. Dies
hatte vermutlich eine erh6hte Reibung, damit Verlangsamung und eventuelle Ablenkung
der vom Festland kommenden Eisstrome und letztlich eine geringere erosive Tétigkeit an
der Schelfkante zur Folge.

Werden die gefundenen Schelfstrukturen mit denen in Larter und Cunningham (1993) an
der Westkiiste der Antarktischen Halbinsel (Kapitel 5.1) verglichen, fallen einige Unter-
schiede auf:
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e Unkonformitidten an der Basis jeder neuen Sequenz die den Eisvorschub charakteri-
siert sind auf der Larsenschelfseite nicht so deutlich ausgepragt.

e Auch ist die Abfolge glazialer Sequenzen hier weniger gut erhalten. Ursache wird
vermutlich die fehlende tektonische Subsidenz des passiven Kontinentalschelfes und
die geringere Flifkgeschwindigkeit der von der Antarktischen Halbinsel kommenden
Eisstrome sein.

e Der unterschiedlich weite Vorbau des Schelfes, mit etwa 80 km auf der Ostseite im Ge-
gensatz zu 2-20 km auf der Westseite, bestitigt die im Punkt 3 benannten Ursachen
und spiegelt Variationen im Sedimenteintrag entlang des westlichen Kontinentalran-
des wider.

e Unterscheidungen hinsichtlich der Sedimentationsraten konnten nicht gemacht wer-
den, da durch Bohrungen genau datierte Horizonte beiderseits der Antarktischen
Halbinsel fehlen.

e Die Empfindlichkeit der Ausdehnung der Eisschilde auf Meeresspiegelschwankungen
wihrend des Pliozén /Pleistozén scheint im westlichen Teil der Antarktischen Halb-
insel hoher zu sein als im siidlichen Bereich des Untersuchungsgebietes, da die ag-
gradierten oberen Sedimenteinheiten im Westen der Halbinsel die in Klimakurven
erkennbaren, kurzwelligen Glazial-/Interglaz-Zyklen besser widerspiegeln.

e Der pazifischen Kontinentalhanges ist mit 13°-17° deutlich steiler als der nur 1°—4°
geneigte des Larsenschelfes.

6.2. Der Kontinentalhang

Die interpretierten Profile zeigen auf dem Kontinentalhang, dhnlich wie auf dem kontinen-
talen Schelf, eine lokal unterschiedliche Entwicklung. Wie bereits in Kapitel 5.2 beschrie-
ben, sehen wir einen grofen Rutschungskorper in den Profilen AWI-97051, AWI-20020180
und AWI-20020160, der an einer Instabilitdtsfliche am oberen Hang ausgelost wurde, ab-
rutschte, und entweder als grofer Block (AWI-97051) oder zerfallen (AWI-20020180, AWI-
20020160) auf dem Kontinentalfuf zum Erliegen kam (Abbildungen 6.2). Dort und entlang
des unteren Hanges sind in sich gestorte und geneigte Reflektoren erkennbar, die als ab-
gerutschte und in sich verfaltete Sedimente vermutlich grofe Teile der Rutschungsmasse
ausmachen. Weitere Anzeichen fiir einen Massenversatz groferen Ausmafes existieren in
der etwa 870 km entfernten ODP-Bohrung 694 im zentralen Weddellmeer, Abb. 6.1.

In den erbohrten Kernen ist eine etwa 80 m dicke Turbiditsequenz (Unit IT) auf 4.8 Ma da-
tiert (Barker et al. 1988). Diese wurde in weniger als 0.5 Ma mit hoher Sedimentationsrate
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Abbildung 6.1.: Ubersichtskarte des Weddellmeeres. Eingezeichnet ist das bestehende
Netz seismischer Profile (gestrichelte, rote Linien) und die Lokation der ODP-Bohrung 694
im zentralen Weddellmeer. Fette, gestrichelte Pfeile markieren die Korrelation der Horizonte
von der Bohrung bis zum Untersuchungsgebiet. Dicke, schwarze Linien zeigen die Profile der
Expedition ANT XIX/2 und das Profil AWI-97051. Das rote Viereck umrahmt den Bereich
der bathymetrischen Kartierung.

abgelagert. Thr Ursprung wird am 6stlichen Kontinentalrand der Antarktischen Halbinsel
vermutet. Eine zeitliche Einordnung des Rutschungsereignisses gelang mit der Korrelation
dominanter Schichtgrenzen.

Mit Hilfe des bestehenden seismischen Netzwerkes der Weddellsee (Abb. 6.1) wurden zwei
sehr markante Reflektoren, frithes Miozin (16-24 Ma) und spétes Miozédn (5-10 Ma), iiber
die komplette Distanz von der Bohrung bis zur Basis der gerutschten Sedimentstruktur
entlang zweier voneinander getrennter Wege korreliert. So gelingt es, das Alter des Mas-
senversatzes auf spites Miozdn bis fr''hes Pliozédn zu begrenzen. Die Namensgebung der
Einheiten (Unit ITIc und Unit ITId) in den interpretierten Profilen (Abbildungen 6.2, B.1,
B.4 und B.7) gehen einher mit denen der ODP-Bohrung 694 und entsprechen nicht de-
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nen der auf dem Schelf verwendeten. Bugge et al. (1988) erbringen den Nachweis, dass
rutschungsbedingte Triibestrome, Sediment in der Tiefsee iiber sehr weite Distanzen trans-
portieren konnen und dort nachweisbar sind . Die Autoren analysierten Turbiditsequenzen
des etwa 800 km entfernten Storegga-Slide am norwegischen Kontinentalhang.

Bei der Betrachtung der siidlichen Hangprofile werden keinerlei Anzeichen von grofiskali-
gen gravitativen Massenverlagerungen erkennbar. Die Sedimentation entlang des Hanges
ist kontinuierlich und homogen. Die Schichtung ist parallel und nicht durch scharfe Dis-
kontinuitdten wie in Profil AWI-20020180 unterbrochen. Erst am Kontinentalfuff, beim
Ubergang in die Tiefseeebene schwiicht sich die Reflektivitit ab und &ndert sich innerhalb
der Schichtung. Geringe Mengen an Gashydraten und freiem Gas wurden als mogliche
Ursachen in Kapitel 5.2 genannt. Offen bleibt, ob die starke Unkonformitit am oberen
Kontinentalhang in AWI-20020180 ebenso einen BSR (bottom simulating reflector) dar-
stellt und die Interpretation als Abrissfliche womdglich falsch ist.

Fiir einen BSR spricht die transparente Zone (heller Fleck) oberhalb des starken Reflektors,
die Gasvorkommen andeuten kann (Abb. B.6) und dessen umgekehrte Polaritit. Jedoch
fallt auf, dass die gegen die Unkonformitét laufenden Reflektoren abgeschnitten oder z. T.
versetzt werden, was nur schwer durch einen BSR erklarbar ist. Weiter dagegen spricht,
dass die Diskontinuitat nur lokal so deutlich ausgeprigt ist und sich nicht in anderen Hang-
profilen wiederfinden lasst.

Deweiteren miisste eine gesonderte Erklarung fiir die gestorten unregelméfig ineinander-
laufenden Reflektoren im unteren Teil des Hanges (Abb. 6.2) gefunden werden, wenn diese
nicht einer Rutschmasse zugehorig sind. Weitere Erklarungen bediirften dann auch die Aus-
bildung der wallartigen Akkumulation am unteren Kontinentalhang und der Ausbildung
eines lokal begrenzten Stromungssystems, das die tiefen und breiten Kanéle in den Profilen
AWI-20020180 und AWI-20020160 schuf. Anzunehmen ist, dass wegen dem Weddellwirbel
eine Tiefenwasserstromungen existiert. Diese fiihrt feinkérniges Sediment in Suspension
mit, lagert dies ab und um, wirkt aber wegen der geringen Stromungsgeschwindigkeit nicht
tiefenerodierend. channel-levee-Systeme kénnen sich so nur schwer entwickeln.

Zwolf solcher Systeme, mittleres Miozéan bis rezentes Alter, wurden auf der Westseite der
Antarktischen Halbinsel auf dem oberen Kontinentalfuf entdeckt und werden von Rebesco
et al. (2002, Rebesco et al. (1997) beschrieben. Die Autoren erkliaren die Bildung der bis
zu 200x70x1 km grofen Sedimentkorper durch das Zusammenspiel von hangparallel flie-
Kenden Bodenwasserstromen und hangabwértsgerichteten Triibestromen.

Letztere liefern das Material, vornehmlich wihrend glazialer Maxima am oberen Hang ab-
gerutschtes Vorschiittungssediment, fiir den Aufbau der Sedimentkorper. Das abgerutsche
Material geht in Suspension, fillt, gravitativ bedingt, als Turbidit bis zum unteren Konti-
nentalfufs und wird dort durch hangparallele Stromungen und die Corioliskraft abgelenkt
und schlielich abgelagert (Abb. 6.2).

Diese Art der Sedimentation bedingt langanhaltende, starke Materialzufuhr vom oberen
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Abbildung 6.2.: Die Abb. zeigt stattfindende Sedimenttransportprozesse wihrend ei-
ner Hangrutschung. Am oberen Kontinentalhang rutscht eine grofere Masse (slump/slide)
schwach sortierten, glazialen Sedimentes ab. Die groberen Anteile lagern sich am Konti-
nentalfuft sehr unregelmifig als Gerdlle (debris flows) ab. Tiefer am Hang und weit in der
Tiefsee (bis zu 800 km entfernt) finden sich die feinkdérnigen Anteile (sandige und hemipe-
lagische Sedimente), die z.T. bis zu 80 m dicke Turbididtsequenzen aufbauen kénnen. Nach
Anderson (1999).

Kontinentalhang. Gegeben war dies seit dem Miozdn durch massive Sedimentzufuhr des
griindenden Schelfeises und instabile Hinge. Die Hanginstabilitit der westseitigen Konti-
nentalhiinge basierte auf deren grofse Neiggung von z.T. iiber 10°. Auf der Ostseite der
Antarktischen Halbinsel fehlt letzgenannter bestimmender Parameter, wegen der geringen
Hangneiggung von nur etwa 1-4 °. Deswegen konnte sich kein langanhaltendes, stromungs-
beeinflusstes Sedimentationregime im siidlichen Teil des Untersuchungsgebietes herausbil-
den.

Offen bleibt der Grund des nur kurz dauernden (weniger als 0.5 Ma) Rutschungsgeschehens
im nordlichen Bereich des Untersuchungsgebietes. Bei der Betrachtung der tektonische Ge-
schichte der Region, siehe Kapitel 2.4 féllt das Anlegen des Larsenriftes als backarc-basin
auf. Die Bildung setzte vor etwa 6 Ma ein. Anhand der Seal Nunataks wurden vulkani-
sche Sequenzen auf pliozénes/pleistozianes Alter datiert, Gonzalez-Ferran (1983a, Gonzalez-
Ferran (1985). Mit dem Vulkanismus sowie der beginnenden Spreizungstitigkeit énderte
sich wahrscheinlich auch das regionale Spannungsfeld, was zu Erdbeben und so zum Span-
nungsabbau in der oberen Kruste fiihrte. Ein Einfluss auf den sich etwa 300 km 6stlich des
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Larsenrift befindlichen oberen Kontinentalhang kann nicht ausgeschlossen werden.

Die Vermutung, dass die Rutschung durch Erdbebentatigkeit, z. B. durch starke Ober-
flaichenwellen, wihrend dem Anlegen des Larsenrift vor etwa 4.8 Ma (gleiches Alter wie
Turbiditsequenz Unit II in Barker et al. (1988)) ausgelost wurde, liegt nahe. Die verstark-
te Seismizitdt im Gebiet iiberlagerte sich mit dem antarktisweiten, massiven Vorstof der
Schelfeise. Damit verbunden war das Absinken des Meeresspiegels (Anderson 1999) was
wiederum eine Anderung des Temperatur-Druck-Regime im Untergrund nach sich zog.
Dies konnte, Gashydrat tragende Schichten angenommen, zum Zerfall der Gashydrate ge-
fiihrt und damit zur Destabilisierung des Hanges beigetragen haben. Durchliefen plotzlich
starke Oberflichenwellen eines Erdbebens den destabilisierten Hang, so ist es moglich, dass
dieser auf breiter Front instabil wurde und gravitativ abrutschte.

Im Rahmen der Expedition ANT-XIX/2 wurde das Gebiet der vermuteten Rutschung

bathymetrisch genau vermessen. Es konnte eine dreidimensionales Abbild des unteren Kon-
tinentalhanges erstellt werden (Abb. 6.2).

-65°40

Abbildung 6.3.: Die Abb. zeigt die dreidimensionale Darstellung des kompakten Rut-
schungskorpers am unteren Kontinentalhanges des Larsenschelfs. Die bathymetrische Ver-
messung fand wihrend der Expedition ANT-XIX/2 statt. Deutlich erkennbar sind die Ero-

sionsrinnen am 4°-5° steilen Hang.

Die bathymetrische Karte sollte zum besseren Verstindnis in Verbindung mit der Freiluft-
schwere der Region (berechnet aus Altimeterdaten, McAdoo und Laxon (1996)) betrachtet
werden (Abb. 6.2). Abb. 6.2 zeigt bei etwa 66°S, 53°W ein dem Schelf vorgelagertes Schwer-
ehoch mit einer Ausdehnung von etwa 100x40 km. McAdoo und Laxon (1996) geben als
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KAPITEL 6. DISKUSSION DER ERGEBNISSE

maximale Auflosung, fiir das von Thnen aus Altimeterdaten berechneten Schwere-Grid,
etwa 35 km an. Das Schwerehoch sollte damit in seiner Ausdehnung real sein. Zudem be-
statigt der Vergleich der Schiffsgravimetrie (FS Polarstern, Expedition ANT-XIV/3) mit
der von McAdoo und Laxon (1996) diese Aussage fiir das Profil AWI-97051 (Abb. 6.2).

Freiluftschwere und Bathymetrie des Profiles AWI-97051 aus Messungen mit FS POLARSTERN (1997)
0+ - 125
- 100

~
(5]

T T
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——
300 275 250 225 200 175 150 125 100 75 50 25 0
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Abbildung 6.4.: Die Kurven des Diagrammes zeigen den Vergleich der aus schiffsgravi-
metrischen Messungen (rote Kurve) bestimmten und aus Satellitenaltimetrie (griine Kurve)
errechneten Freiluftschwere des Profiles AWI-97051 . Die Freiluftschwere wurde einerseits
1997 mit FS Polarstern wihrend der Expedition ANT-XIV registriert und andererseits von
McAdoo and Laxon (1996) aus Altimeterdaten errechnet. Die blaue Kurve zeigt weiter-

hin die Bathymetrie des Profiles. Beide Schwerekurven zeigen eine, bis auf den konstanten
Versatz, hohe Ahnlichkeit.

Die bei der Expedition ANT-XIX/2 durchgefiihrte bathymetrische Vermessung erfasste
nahezu den gesamten Rutschungkoérper am unteren Kontinentalhang, beinhaltet jedoch
nicht die nordliche und siidwestliche Flanke oder den oberen Hangbereich. Infolgedessen
ist nur eine beschrinkte, den siidlichen und 0Ostlichen Bereich betreffende, bathymetrische
Interpretation méglich.

Der Korper, der das lokale Schwerehoch erzeugt ist vermutlich die angesprochene kom-
pakt gebliebene Rutschmasse. Wie bereits in Kapitel 5.2 beschrieben ist dieser Block im
Zeitschnitt des Profiles AWI-97051 recht deutlich zwischen CDP 5500 und CDP 7500 zu
sehen (Abb. 6.2 und B.1). Der Block rutschte vom oberen Kontinentalhang bis zum etwa
1000 m tiefer gelegenen Kontinentalfu® und bewegte sich dabei etwa 50-60 km entlang des
leicht geneigten Hanges. Der siidlich des Blockes gelegene Bereich (Profile AWI-20020180
und AWI-20020160) war ebenfalls von der Rutschung beeinflusst. Die Zeitsektionen zei-
gen deutlich gerutschte Sedimente entlang des unteren Hanges (siehe Kapitel 5.2 und die
Abbildungen 6.2, B.4 und B.7). Der Hang scheint hier nicht als Block abgeglitten zu sein,
sondern als massiver Schutt- und Triibestrom bis weit in die Tiefseeebene hinein. Grob-
korniges Material kam noch am unteren Kontinentalhang zum Erliegen und baute dort die
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wallartig aufgeschobenen Kérper auf, die heute durch jiingeres Sedimente iiberlagert sind.
In den Rutschungskérper der Abb. 6.2 sind deutlich Erosionsrinnen eingeschnitten. An
diesen glitten vermutlich in jiingerer Zeit immer wieder kleinere Rutschungen ab, die als
Triibestrome zusammen mit den regionalen Bodenwasserstromungen wechselwirkten und
kleine Driftkorper aufbauten (Michels et al. 2001). Die hier gefundenen Driftkorper sind
um Grofenordnungen kleiner als diejenigen an der Westkiiste der Antarktischen Halbin-
sel. Sie zeigen aber dhnliche Phasen der Entwicklung wie die von Rebesco et al. (2002)
beschriebenen Driftkorper.

Die diskutierten Punkte zeigen deutlich das im Miozén/Pliozén eine groke submarine Rut-
schung stattgefunden hat. Die Abschéitzung deren Volumen ist wegen der begrenzt vorhan-
denen seismischen und bathymetrischen Daten sehr schwierig. Eine grobe Abschétzung der
als Block erhaltenen Rutschmasse ist mit folgenden Annahmen dennoch méglich:

e Die Ausdehnung des Blockes betrigt wie oben erwihnt etwa 100x40 km.

e Die Michtigkeit, ergibt sich mit einer Sedimentgeschwindigkeiten von v=2000 m/s
und einer Schichtdicke von 1 s Zweiweglaufzeit, zu etwa 1 km

Das Volumen errechnet sich damit zu 4000 km?®. Dieser Wert kann nur als Minimumabschét-
zung angesehen werden. Die abgerutschte Masse ist vermutlich weit grofer, da Sedimente
die sich nicht als Block erhalten haben, nachweislich bis weit in die Tiefsee transportiert
wurden und damit nicht mit in die Rechnung einfliefen. Mit dem Volumen von wenigstens
4000 km?® zéhlt die Rutschung zu den grossten weltweit.

iiber den Grund der Stabilitdt des enormen Rutschkorpers ldsst sich nur spekulieren. Be-
kannt ist, dass seit dem Miozin glaziale Sedimente den Schelf massiv vorschiitteten. Die
Schelfsedimente {iberkompaktierten als Folge des auflagernden Eises und des starken Sedi-
menteintrages und verfestigten sich dadurch.
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Abbildung 6.5.: Abb. zeigt das von McAdoo and Laxon (1996) aus Altimeterdaten be-
rechnete Freiluftschweregrid des Larsenschelfs. Eingezeichnet sind die drei seismischen Pro-
file AWI-97051 AWI-20020180 und AWI-20020160 (schwarze Linien) und das Messgebiet
der genauen, bathymetrischen Kartierung (rotes Viereck). Gelb umrandet ist die Schwere-
anomalie, die den abgerutschten Block der Ausdehnung 100x40 km abbildet.
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Abbildung 6.6.: Kombinierte Darstellung der Strichzeichnungen der Profile AWI-97051, AWI-
20020180 und AWI-2002160. Die drei Profile bilden den von der Rutschung beeinflussten Bereich
ab. Schattiert hinterlegt sind die als Rutschungsmasse interpretierten Sequenzen, die als gestorte,
geneigte und z. T. transparente Reflektoren in den seismischen Sektionen erkennbar sind. In Profil
20020180 ist vermutlich auch die Abrisskante am oberen Kontinentalhang zu sehen. Driftkérper,
resultierend aus der Uberlagerung von Triibe- und Konturstrémungen haben sich am unteren Kon-
tinentalfufs entwickelt. Die durch die Rutschung geschaffene Topographie des Meeresbodens wurden
im Laufe der Zeit eingeebnet.Nur vereinzelt erreichen Rutschungssedimente den Meeresboden.
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In der vorliegenden Arbeit wurde ein Mehrkanal-Reflexionsdatensatz bearbeitet und in-
terpretiert. Dieser beinhaltet Daten die 2001/2002, wihrend der Expedition ANT-XIX/2
mit FS Polarstern im Rahmen eines Forschungsprojektes des Alfred-Wegener-Instituts fiir
Polar- und Meeresforschung, im Bereich des Larsenschelfes gesammelt wurden. Ziel war es
das bestehende seismische Netz im Weddellmeer nach Osten zu erweitern und den noch
unbekannten Kontinentalrand vor der Antarktischen Halbinsel, hinsichtlich seiner tektoni-
schen und sedimentologischen Entwicklung, zu erforschen.

Der Datensatz wurde einem seismischen processing unterzogen um den Signalinhalt zu
erhthen bzw. das Signal/Storsignalverhiltniss zu verbessern. Da die seismischen Profile
zu einem grofen Teil {iber den flachmarinen Schelfbereich des Larsenschelfes verlaufen,
waren tiefe Reflexionen durch starke multiple maskiert. Schwerpunkt der Arbeit lag da-
mit in der Unterdriickung dieser. Nach der Anwendung verschiedener Verfahren, erwies
sich letztlich die parabolische Radontransformation als das am besten geeignete fiir die
Losung des Multiplenproblems. Die Anwendung dieser Transformation auf den gesamten
Datensatz resultierte in den meisten Profilen in der wirkungsvollen Dampfung der ersten
Mehrfachreflexion.

Zusitzlich zu dem Problem der Mehrfachreflexionen auf dem Schelf kam ein starkes Bub-
blesignal in der Tiefsee hinzu. Dieses beeinflusste den Bereich der ersten 200 ms unterhalb
des Meeresboden. Im Rahmen der Arbeit konnte nach verschieden Testldufen ein effektiver
Dekonvolutionsoperator zur Unterdriickung des Bubblesignales gefunden werden.

Der komplette seismische Datensatz (iiber 2000 km) zeigt den bislang noch unbekann-
ten Kontinentalrand der Antarktischen Halbinsel im Bereich des Larsenschelfes. Dieser
ist im mittleren bis siidlichen Bereich des Untersuchungsgebietes (Profile AWI-20020143,
AWI-20020120, AWI1-20020080, AWI-20020060 und AWI-20020050) gekennzeichnet durch
einen flach (1°-2°) einfallenden Kontinentalhang.

Die Sedimentation entlang des Hanges zeigt sich als sehr gleichméfig und kontinuierlich.
In den tiefergelegenen Bereichen am unteren Kontinentalhang konnten teilweise Anzeichen
fiir Gas- bzw. Gashydratvorkommen gefunden werden. Hier existieren lokal signalarme Be-
reiche ober- bzw. unterhalb von Reflektoren mit starker Amplitude.

Der gesamte Schelf sowie Kontinentalhang besteht aus méchtigen glazial-marinen Sedi-
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menten. Diese wurden wiahrend des Kénozoikums mit den glazialen Vorstoken des auf dem
Schelf aufliegenden Eises abgelagert. Deutlich wird dies an der typischen glazial-marinen
Sedimentation progradierender und aggradierender Sequenzen, die den gesamten Larsen-
schelf pragen. Daraus leitet sich ab, dass die Schelfkante im Laufe der Zeit bis zu 80 km
ozeanwirts ausgebaut wurde.

Nach Anderson (1999) findet erhchter Materialeintrag nur durch schnell fliefendes Eis statt.
Hohe Flieigeschwindigkeiten sind nach shortciteN Anderson:book an temperierte Eisschilde
gebunden. Die Annahme des Einflusses eines solchen marinen, temperierten Eisschildes im
Untersuchungsgebiet kann bestétigt werden.

Das von Larter und Cunningham (1993) vorgeschlagene Sedimentationsmodell fiir polare
Schelfe gilt auch fiir das Larsenschelf, weil sich ein starker Materialeintrag auf breiter Front
(iiber 100 km) in den Daten widerspiegelt. Weiterhin zeigt sich in den obersten stark progra-
dierenden Sedimentsequenzen der Profile, dass ein massiver Eisvorstofs im letzten Glazial,
den siidlichen Teil des Schelfes im Untersuchungsgebiet priagte. Die Annahme einer kurz-
welligeren weniger intensiven Glazial-/Interglazial-Zyklizitat von Sloan et al. (1995) kann
damit fiir den siidlichen Bereich des Gebietes nicht bestétigt werden.

Die nordlichen Profile (AWI-97051, AWI-20020160, AWI-20020180) unterscheiden sich ins-
besondere am Kontinentalhang von den siidlichen in ihrer Charakteristik. Eine gofiskalige
Rutschmasse (100x40 km) konnte ausgemacht werden, die die Sedimentation vom Konti-
nentalhang bis in die Tiefseeebene mafkgeblich beeinflusste. Das im folgenden vorgestellte
Rutschungsszenario fasst die wichtigsten Punkte zusammen und stellt einen Vorschlag zur
Entwicklung der heute bestehenden Sedimentstrukturen dar.

Ein etwa 1-1.5 s TWT dickes fast 100x40 km grosses Sedimentpacket rutschte an brei-
ter Front im Pliozén vom oberen Kontinentalhang hinab zum Kontinentalfuss (Abb. B.1).
Ausgelost wurde das Ereignis wahrscheinlich durch Erdbebenaktivitidt im Larsenrift. Ein
auf die Hangstabilitdt bestehender Einfluss von Gashydraten in Wechselwirkung mit gla-
zialbedingten Meeresspiegelschwankungen wird nicht ausgeschlossen.

Der Bereich des heutigen, bathymetrisch detailliert vermessenen Blockes bildet den kom-
pakt gebliebenen Korper (Abb. 6.2). Im Einflussgebiet der Rutschung liegen neben dem
Profil AWI-97051 auch die Profile AWI-20020180 und AWI-20020160. Die Rutschmasse
zerfiel hier; ging z.T. in Suspension (Turbiditatsstrome) und lagerte sich weiter unten am
Kontinentalfuss wallartig neu ab. Dadruch enstand eine rauhe Meeresbodentopographie,
die spater durch, an Tiefenwasserstromungen gekoppelte, Sedimentation eingeebnet wurde.
Infolgedessen entstanden breite, verfiillte Kanéle und Driftkérper am unteren Kontinental-
hang. An der Flanke des Blockes schnitten sich Erosionsrinnen ein, an denen vermutlich
bis heute kleinere Massenrutschungen stattfanden . Diese lieferten bestindig neues Mate-
rial fiir den Aufbau der Driftkorper, deren Entwicklungsphasen bereits von Michels et al.
(2001) beschrieben wurden.
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Der erhaltene, kompakte Block diente einer ersten groben Abschéitzung der von der Rut-
schung beeinflussten Masse. Mit einem Volumen des Blockes von etwa 4000 km? ziihlt die
Rutschung zu den grossten weltweit.

Die in der Arbeit vorgestellten Sedimentstrukturen stellen eine erste Beschreibung des 0stli-
chen Kontinentalrandes der Antarktischen Halbinsel dar. Im weiteren sind Untersuchungen
der tieferen Strukturen des Kontinentalrandes hinsichtlich der tektonischen Entwicklung
der Region unabdingbar, weil der Grenzverlauf zwischen ozeanischer und kontinentaler
Kruste noch immer nicht bekannt ist. Auch ist die Ausweitung des Profilnetzes auf dem
Schelf wichtig fiir die Klarung offener Fragen nach der Vereisungsgeschichte der Antarktis
im allgemeinen, und fiir die Region im speziellen. Eine Bohrung in die Schelfsedimente
kénnte zudem Horizontkorrelationen erméglichen und den Zusammenhang mit und den
Einfluss von Meeresspiegelschwankungen erkléren.

Genauere Berechnungen der von der Rutschung beeinflussten Masse, die auch bis in die
Tiefsee transportierten Sedimente mit einbeziehen, sind nur durch weitere bathymetrische
und seismische Vermessungen moglich. Auch eine Beprobung der der Rutschmasse zuge-
horigen Sedimente konnte wesentlich zur Klarung offener Fragen hinsichtlich des genauen
Alters und den Griinden, warum der Korper kompakt blieb und nur interne Schichten de-
formierten, beitragen.

Fiir die Zukunft bleibt zu hoffen, dass weitere Messkampagnien in die Region fiihren wer-
den, um das Licht des bislang schwach beleuchteten Larsenschelfes zu erhellen.
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aus Profil AWI-20020090 nach Anwen-

s 1900-2500)

(CDP’
dung der pradiktiven Dekonvolution und anschliessender parabolischen Radontransformati-

on. Die erste Meeresbodenmultiple konnte unterdriickt werden.

Abbildung A.6.: Ausschnitt
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Abbildung A.7

dung der Radontransformation. Die erste Meeresbodenmultiple konnte nicht unterdriickt

werden und verdeckt tiefliegende Reflektoren.
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Abbildung A.8.: Vergleichende Darstellung der Amplitudenverteilung des Seismogram-
mausschnittes - Schelfprofil AWI-20020090, CDP 1900-2500, nach Anwendung unterschied-
licher Verfahren zur Multiplenunterdriickung. Deutlich wird die hohe Wirksamkeit der pa-

rabolischen Radontransformation sowie der priadiktiven Dekonvolution. Bei lezterer scheint

es, dass in der Zone nach der Meeresbodenreflektion auch Primérenergieanteile teilweise

unterdriickt wurden. Deutlich wird desweiteren die sehr begrenzte Wirksamkeit der Radon-

transformation im Gegensatz zur kombinierten Anwendung der priadiktiven Dekonvolution

und parabolischen Radontransformation.

110



ANHANG A. PROCESSING-RESULTATE

9B DOWN dB DOWN
0 E 10 16 20 -6 30 36 A0 1B T e R e
Il Il Il Il 1 1 Il L 3502 H H H } } ‘f
3500 i f T 1 1 f p—— T
/_/ d_’___/
4000 - . 4002 VIF;—{—FF
4100 I 4102 — \\)
\ /
& S 4202 +
7 ) Bubble P “~.__  Bubble
E 4300 - = 4302 — \\
= 4400 — // T 4407 — )
j <
4500 - 1502 — J
Pl //
4800 — < 4602 — Q
’? \;
1608 = 1690
(a) Medianstack nach Anwendung (b) Medianstack

der pradiktiven Dekonvolution

Abbildung A.9.: Amplitudenspektren des Bubble-Signal beinhaltenden Seismogram-
mausschnittes - Profil AWI-20020180, CDP 500-1800. Die vergleichende Darstellung zeigt
die erfolgreiche Unterdriickung des Bubble-Signales mit Hilfe der pradiktiven Dekonvoluti-
on. Die Amplitudenanalyse ldsst jedoch vermuten, dass der Dekonvolutionsoperator auch

primére Energieanteile unterdriickt.
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Abbildung B.1.: Strichzeichnung von Profil AWI-97051.
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Abbildung B.2.: Strichzeichnung des Schelfbereiches von Profil AWI-97051.

114



ANHANG B. STRICHZEICHNUNGEN DER PROFILE DES KONTINENTALRANDES

TWO-WAY TRAVELTIME [s]
Q ) o

e 4 4 3

=3 o~ < s

S

) T
N

o "id)w‘

-3 &
e
e

g |3

S | ] Ko

S &

W <-- Profil AWI-97051 --> E
6500 6000 5500 5000 4500

7000

7500

8000

CDP

[s] IWILTIAVYL AVM-OML

Abbildung B.3.: Strichzeichnung der Rutschmasse in Profil AWI-97051.
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Abbildung B.4.: Strichzeichnung von Profil AWI-20020180.
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Abbildung B.5.: Strichzeichnung des Schelfbereiches von Profil AWI-20020180.
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Abbildung B.6.: Strichzeichnung der Rutschmasse in Profil AWI-20020180.

118



ANHANG B. STRICHZEICHNUNGEN DER PROFILE DES KONTINENTALRANDES

TWO-WAY TRAVELTIME [s]

087 | —0'8
sy ’ unj §7
- a|ann ——————
ll\OO-l ~aa 1dBInWy

o Ss —0'L

0°L \/\x\\|’l (;94n3on43s dwinjs) uisjjed uondoya.

ll . pogJn3sip pue juaJedsue.d)
S
0'9 . 2 4 —0'9
(Al 31un jo 3seq) suadoly pi — ‘
—0'S
—0y
Apoq 3@ CIET
0'c— soouanboas 3uipeadoag | o't
. |suuey .
07 Ny o - -y 0T
auswydeyaq 9plis; ——
0’1 —0° I
adpajpys —> —
" JI9Ys [e3uaunuo)
_ _ _ _ _ _ _ _ [
0006 0008 000L 0009 000S 000V 000€ 000 0001 dad

3 <= 0910200 IV => M

[s] IWILTIAVHL AVM-OML

119

Abbildung B.7.: Strichzeichnung von Profil AWI-20020160.
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Abbildung B.8.: Strichzeichnung des Schelfbereiches von Profil AWI-20020160.
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Abbildung B.9.: Strichzeichnung der Rutschmasse in Profil AWI-20020160.
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Abbildung B.10.: Strichzeichnung des Schelfbereiches von Profil AWI-20020150.
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Abbildung B.11.: Strichzeichnung von Profil AWI-20020143.
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Abbildung B.12.: Strichzeichnung des Schelfbereiches von Profil AWI-20020090.
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Abbildung B.13.: Strichzeichnung von Profil AWI-20020120.
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Abbildung B.14.: Strichzeichnung von Profil AWI-20020080.
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Abbildung B.15.: Strichzeichnung des Schelfbereiches von Profil AWI-20020080.
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Abbildung B.16.: Strichzeichnung von Profil AWI-20020060.
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Abbildung B.17.: Strichzeichnung des Schelfbereiches von Profil AWI-20020060.
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Abbildung B.18.: Strichzeichnung von Profil AWI-2002050.
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