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ZUSAMMENFASSUNG

Schwerpunkte der vorliegenden Arbeit sind die Bestandsaufnahme der geo-
morphologischen und der glaziologischen Verhdltnisse im Borgmassivet sowie
die groBmaBstdbige kartographische Darstellung der entsprechenden Erschei-
nungen.

Bei dem Borgmassivet handelt es sich um eine intensiv vergletscherte Ge-
birgsregion in der ostantarktischen Trockenschneezone, die den Abhang des
Inlandeisschildes mit mehreren Plateaus und Nunatakkern unterbricht. Der
geringe Anteil der wunvergletscherten Areale bedingt eine weitgehende
Prigung des 1lokalen Klimas durch das glaziale Klima der umgebenden
Inlandeisgebiete; hier iibersteigen die Lufttemperaturen nie den Gefrier-
punkt, und der Wind hat einen sehr groBen EinfluB auf die Verteilung des
Schneeniederschlages und damit auch auf die Vergletscherung. Bei den ge-
genwdrtig herrschenden niedrigen Jahresmitteltemperaturen (unter -25 C)
sind die kalten, tragen Gletschermassen am Untergrund angefroren, so daB
nicht mit nennenswerten glazialen Erosionsvorgdngen zu rechnen ist.

Die wesentliche Ausbildung der heute anzutreffenden glazial gestalteten
Oberflachenformen (einschl. der Formen des subglazialen Reliefs) erfolgte
vor allem wihrend des 0ligozédns und Miozédns, als das Borgmassivet von war-
men bzw. basal temperierten Gletschern iiberformt wurde. Die damit verbun-
dene Gliederung der Plateau- und Nunatakkerflanken und die Ausrdumung der
meist tektonisch vorgezeichneten Taler kam mit dem Anfrieren der kidlter
werdenden Eismassen, wahrscheinlich spdtestens im Laufe des Pliozdns, zum
Erliegen. Im Borgmassivet sind, anders als in anderen antarktischen
Gebirgsregionen, heute keine Spuren besonders hoher, glazialzeitlicher
Eisrandlagen zu beobachten; hier sind die héchsten Moranen nur wenige
Dekameter iber den angrenzenden Gletscherarealen anzutreffen bzw. erhal-
ten.

Unter den gegenwartig herrschenden mesoklimatischen Bedingungen (Lokal-
k1ima) beschranken sich die morphodynamischen Aktivitaten an der Ober-
flache der unvergletscherten Areale auf ProzeBablaufe im Mikrobereich. Im
arid-hochpolaren Periglazial des Borgmassivet setzen die meisten Verwit-
terungs- und Abtragungsprozesse eine ausreichende Hangbestrahlung bei
gleichzeitig zur Verfiigung stehender Feuchtigkeit voraus. Auf den strah-
Tungsbegiinstigten Hingen (dort sind an ca. 50 - 60 Tagen im Jahr Boden-
frostwechsel mdglich) kénnen dann Mechanismen der Insolationsverwitterung,
der Frostverwitterung und der Salzverwitterung wirksam werden, die im
kalt-ariden Milieu aber nur sehr geringe Aktivitit entwickeln. Bei der
Gesteinsaufbereitung spielen auBerdem durch groBere Wechsel der Lufttempe-
ratur bedingte Kontraktions- und Ausdehnungsbewegungen sowie Prozesse der
niveo-&olischen Korrasion eine Rolle.

Auf einer ca. 2500 m hoch gelegenen Gipfelverebnung wurden auch deutliche
Anzeichen fiir chemische Verwitterung angetroffen, darunter mehrere typi-
sche aride Verwitterungsformen. Wegen der langsamen ProzeBablaufe sind zu
deren Entstehung extrem Tange Zeitraume notwendig. Die mit einer autochto-
nen Schuttdecke ({berzogenen Teile dieser Gipfelverebnung sind durch
schlecht sortierte Steinringe (mit Feinerdeinseln) und durch Eiskeilpoly-
gone (mit 2 - 4 m Durchmesser) gemustert. Ein Steinpflaster an der Ober-
flache dieser Schuttdecke belegt die Deflation von Feinsubstrat.

Zu sichtbaren Abtragungsvorgdngen kommt es nur an der Oberflédche ausrei-
chend erwdrmter und befeuchteter Bereiche im Steilrelief. Dort erfolgt
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die Schuttverlagerung vor allem durch gravitative und denudative (denu-
dativ wird hier flir die komplexen Vorginge bei der trockenen Solifluktion
benutzt), untergeordnet auch durch cryogene und nivale Prozesse. Unterhalb
der Steinschlagregion haben diese Prozesse, vor allem in Bereichen deren
Untergrund aus verwitterungsanfdlligen Sedimentgesteinen besteht, zur
Entstehung typischer Denudations-Glatthidnge (Richter-Denudationshdnge)
gefiihrt. Die gegeniiber den nahezu inaktiven siidexponierten Flanken ge-
ringfligig groBere morphodynamische Aktivitat der strahlungsbegiinstigten
nérdlichen Hinge kommt 6rtlich in einer Reliefasymmetrie zum Ausdruck.

Der Formenschatz und die Beschaffenheit der Gletscheroberflachen werden im
Borgmassivet besonders stark durch das Zusammenwirken von Relief und Wind
geprdgt. Die Entstehung teilweise riesiger Einzelformen (Triebschnee-
fahnen, Windkolke und Wichten) in bestimmten Reliefpositionen ist die
Folge starker dstlicher bis nordéstlicher Winde, die meist mit Schnee-
niederschlag verbunden sind. Im Lee der groBen Stromungshindernisse haben
Fohneffekte zur Bildung von Blaueisfeldern gefiihrt. Nur an der Oberfliche
dieser aus Gletschereis bestehenden Ablationsgebiete kommt es ortlich zur
Anreicherung des wenigen im Eis enthaltenen Schuttes. Die Topographie der
meist streifenférmigen supraglazialen Mordnenareale ist das Ergebnis
selektiver Ablationsprozesse.

Bei der Wahl der topographischen Kartengrundlage, die fiir die thematische
Detailkarte des Borgmassivet bendtigt wurde, sprachen mehrere Grinde fir
die Benutzung einer Héhenliniendarstellung und gegen die Wiedergabe der
thematischen Karteninhalte zusammen mit einem Luftbildhintergrund. Als
Kartengrundlage dient ein topographisch iiberarbeiteter Hoéhenlinienplan,
der mit Hilfe eines Interpolationsprogrammes aus einem photogrammetrisch
gewonnenen digitalen Geldandemodell abgeleitet worden war.

Gegenstand der geomorphologisch-glaziologischen Karte 1:50 000 des Borg-
massivet ist die morphographisch-morphometrische, die substantielle und
vor allem die genetisch-dynamische Charakterisierung samtlicher Oberfla-
chen mittels eines neuen Kartierkonzepts. Die Kartengestaltung erfolgt
teilweise in Anlehnung an das deutsche GMK-25-Konzept (LESER & STABLEIN
1979) und an ein japanisches Kartiersystem (HIRAKAWA et al. 1984; IWATA et
al. 1986), das bislang in zwei geomorphologischen Antarktiskarten benutzt
wurde.

Abweichend von den japanischen Antarktiskarten werden bei dem 1im Borg-
massivet realisierten Konzept die graphischen Darstellungsmittel fir die
Gletscheroberfldachen nicht in einem eigenen Legendenteil erldutert, son-
dern in das ibliche Gliederungsschema geomorphologischer Kartenlegenden
integriert. Die Darstellung der morphographischen Reliefelemente sowie die
der Einzelprozesse und deren Spuren erfolgt soweit méglich mit den glei-
chen Signaturen und Symbolen, die jedoch mit verschiedenen Farben wieder-
gegeben werden. Zur Kennzeichnung der Fels- und Schuttareale dienen
schwarze bzw. rote Farben. Die Darstellung der schneefreien Gletscherbe-
reiche erfolgt in blau, wie auch die Wiedergabe samtlicher Erscheinungen,
die mit der Gletscherbewegung in Zusammenhang stehen. Der &olisch geprigte
Formenschatz der schneebedeckten Oberflachen wird durch grine Kartenzei-
chen verdeutlicht.

Die substantielle Charakterisierung beschrdnkt sich auf die Kennzeichnung
der Fels- und Schuttareale, deren Untergrund aus Sedimentgesteinen be-
steht, und an der Oberfliache der Glaziosphdre auf die Darstellung der aus
Eis oder Firn bestehenden Gletscherbereiche (Ablationsgebiete).
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Zur Charakterisierung der ausgegliederten ProzeBbereiche werden bis zu
drei an der Formung beteiligte ProzeBgruppen genannt. Im Bereich der heute
unvergletscherten Areale erfolgt die Darstellung mit Flachenfarben, deren
Farbgebung von der dominierenden ProzeBgruppe bestimmt wird. Fir die
Bereiche mit supraglazialer Akkumulation wird eine orientierte Schutt-
zeichnung in violett benutzt.

Die vorliegende Arbeit wird noch durch einige Vorschldage zu inhaltlichen
und graphischen Gestaltung groBmaBst&biger topographischer Antarktiskarten
ergdnzt. Mit diesen Vorschlédgen, die sich in Grundziigen an der Kartier-
methode des Gebirgstopographen und -kartographen L. BRANDSTATTER (1983)
orientieren, ist eine detaillierte Gebirgs- und Gletscherdarstellung in
topographischen Karten méglich. Entsprechend gestaltete Karten bilden bei
thematischen Kartierungen eine hilfreiche Kartierunterlage und auch einen
wertvollen Kartenhintergrund.
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SUMMARY

Large-scale geomorpholegic-glaciological mapping of the arid high-polar
Borgmassivet, Neuschwabenland, Antarctica.

The present paper concentrates on geomorphological and glaciological con-
ditions in the Borgmassivet and on large-scale cartographic representation
of these phenomena.

The Borgmassivet is an intensively glaciated mountainous region in the
East Antarctic dry snow zone, which intersects the slope of the inland ice
sheet with several plateaus and nunataks. Caused by the Tow percentage of
non-glaciated areas the 1local climate is strongly influenced by the
glacial climate of the surrounding inland ice areas; the air temperature
never rises above freezing point and the wind affects the distribution of
snow precipitation and hence glaciation. At the low present annual mean
temperatures (below -25 C), the cold, inert glacier masses are frozen to
the ground, thus preventing any appreciable glacial erosion.

The presently existing landforms of glacial erosion (including forms of
the subglacial relief) were principally created during the oligocene and
miocene periods, when the Borgmassivet was covered by warm or warmbased
glaciers. The sculpture of the plateau and nunatak flanks and the deepe-
ning of mostly tectonically controlled valleys came to an end when the ice
masses froze to the ground, probably no later than during the pliocene
era. The Borgmassivet, in contrast to other Antarctic mountainous regions,
shows no traces of former particularly high, marginal trimlines; the
highest moraines are to be found just a few decameters above the presently
glacierized areas.

With the present mesoclimatic conditions (local climate), morphodynamic
activities on the surface of nonglacierized areas are limited to processes
in the micro-scale. In the arid high-polar periglacial of the Borg-
massivet, most weathering and erosion processes presuppose sufficient
sTope radiation combined with adequate humidity. On the sTopes affected by
sufficient radiation (here freeze-thaw cycles at the ground-surface can
occur on approx. 50 - 60 days p.a.), mechanisms of insolation weathering,
frost weathering and salt weathering can become active. These, however,
are relatively inactive in the cold-arid region. Rock crushing is also
caused by large variations in air temperature acting on contraction and
expansion, and by processes of niveo-eolian corrosion.

On a high summit plateau at 2,500 m, unmistakable traces of chemical
weathering have been found, including several typical arid weathering
forms. Under the existing conditions the formation of these forms is anly
possible after extremely long periods of time. The sections of this summit
plateau which are covered with a layer of autochtonous detritus are
patterned with badly sorted circles (with debris islands) and ice wedge
polygons (with a diameter of 2 - 4 m). A bowlder pavement on the surface
of the detritus indicates the deflation of fine material.

Traces of erosion are only visible on sufficiently heated and moisten sur-
faces with steep relief. Here, detritus movement occurs mainly through
gravitational and denudational processes (denudational is used for the
comptex processes of dry solifluction resp. soil creep), and secondarily
through cryogenic and nival processes. Below the rockfall cliffs, these
processes have created typical rectilinear slopes of denudation (Richter
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denudation slopes), particularly in areas with easily weathered sedimen-
tary rocks. The morphodynamic activity of the slopes with better insola-
tion causes in parts an asymmetric relief.

The surface forms and the nature of the glacier surfaces in the Borg-
massivet are greatly influenced by the interaction of relief and wind. The
formation of large individual forms (drift mounds, windscoops and corni-
ces) in certain relief positions is the result of strong easterly to
north-easterly winds, which are mostly combined with snow precipitation.
In the lee of large obstacles foehn effects have resulted in the formation
of blue ice-fields. Only on the surface of these ablation areas enrich-
ments of the small amount of detritus contained in the ice can be found.
The topography of these supraglacial moraines, mostly in the form of
stripes, is the result of selective ablation processes.

In the selection of the topographic map basis required for a detailed the-
matic map of the Borgmassivet, a number of reasons spoke for a contour re-
presentation and against reproduction of the thematic map contents on an
aerial photo background. The chosen map basis is a topographically revised
contour plot which has been derived from a digital terrain model.

The object of the geomorphologic-glaciological map 1:50 000 of the Borg-
massivet is the morphographic-morphometric, the substantial and above all
the genetic-dynamic characterization of all surfaces using a new mapping
concept. The general map design follows in parts the GMK-25-concept (LESER
& STABLEIN 1979) and a Japanese mapping system, which has been used in two
geomorphological maps of Antarctic regions (HIRAKAWA et al. 1984; IWATA et
al. 1986).

In contrast to the Japanese Antarctic maps, the concept used for the Borg-
massivet integrates the mapping symbols for the glacier surfaces into the
usual division of geomorphological map legends. The representation of the
morphographic relief elements as well as of individual processes and their
traces was carried out as far as possible using the same conventional
signs and symbols, but with different colours. For rock and detritus-
covered areas black and reddish colours were used. All features on glacier
ice, as well as all phenomena connected with glacial movement are mapped
in blue. The aeolian range of forms of snow-covered surfaces is indicated
by green symbols.

The substantial characterization is limited to that of rock or detritus
areas with sedimentary bedrock. On the surface of the glaciosphere the
areas of ice and firn (ablation areas) are mapped.

Characterization of eliminated process areas is attained by naming up to
three types of processes involved. The presently nonglacierized areas are
represented in colour tints. The areas with supraglacial accumulation of
till are designated using an oriented detritus representation in violet.

This paper will be supplemented by several suggestions on the cartographic
presentation of large-scale topographic Antarctic maps. These suggestions
basically follow the mapping methods of the mountain topographer and
cartographer L. 'BRANDSTATTER (1983) and allow detailed mountain and
glacier vrepresentation in topographic maps. Such maps are also a very
useful basis for thematic maps.
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1 EINLEITUNG

1.1 Problemstellung und Zielsetzung

Aus den arid-hochpolaren Regionen der Antarktis liegen bis heute nur sehr
wenige geomorphologische und glaziologische Detailuntersuchungen vor. Dies
gilt insbesondere fir die intensiv vergletscherten ostantarktischen
Gebirgsgruppen am Rand des zentralen Inlandeisplateaus. Bei den meisten
Arbeiten wird Spezialfragen nachgegangen oder es handelt sich um Beschrei-
bungen mit Ubersichtscharakter. Ein Defizit besteht vor allem an genaueren
geomorphologischen und glaziologischen Bestandsaufnahmen, die das Zusam-
menwirken von Vergletscherung und Reliefformung im kalt-ariden Milieu
erldutern.

Abgesehen von einigen geomorphologischen Kartenskizzen gibt es bislang
nur ein einziges Beispiel fir eine geomorphologische Detailkartierung ei-
ner hochpolaren antarktischen Gebirgsregion; "Geomorphological Map of
Mount Ty0, VYamato Mountains (1:25 000)" (IWATA et al. 1986). Das zur
Kartierung dieser Nunatakkerregion in der Trockenschneezone der Ostantark-
tis benutzte japanische Kartiersystem (s. auch HIRAKAWA et al. 1984) folgt
im wesentlichen dem deutschen Konzept fiir die Geomorphologische Karte
1:25 000 (GMK 25) (LESER & STABLEIN 1979). In dieser Karte wird neben den
geomorphologischen Karteninhalten auch der Formenschatz und die Beschaf-
fenheit der Gletscheroberfléchen dargestellt. Nach Aussage des Co-Autors
Y. YOSHIDA (schriftl. Mitt., Mdrz 1987), ist die in der Mt. Tyd-Karte vor-
genommene inhaltliche und graphische Gestaltung aber erst als ein Versuch
zur Kartierung entsprechender Regionen anzusehen.

Bei der geowissenschaftlichen Detailkartierung in der Antarktis dist man
fast Uberall mit dem Fehlen geeigneter groBmaBstabiger topographischer
Kartengrundlagen konfrontiert. Dies gilt auch im Falle des Borgmassivet,
das nur durch topographische Ubersichtskarten und Satellitenbildkarten im
MaBstab 1:250 000 bzw. 1:200 000 abgedeckt wird. Die von der SCAR Working
Group on Geodesy and Cartography (1980) vorgeschlagenen "Standard Symbols
for Use on Maps of Antarctica" sind ebenfalls vor allem fiir die inhaltli-
che und graphische Gestaltung topographischer Karten mittlerer und kleine-
rer MaBstdbe geeignet; die Anspriiche, die bei der thematischen Kartierung
an groPmaBstdbige topographische Kartengrundlagen gestellt werden, kdénnen
diese "Standard Symbols for Use on Maps of Antarctica" aber nur unzurei-
chend befriedigen.

Die (bergeordnete Zielsetzung der vorliegenden Arbeit ist die Aufnahme
und die kartographische Darstellung der Oberflichenformen, des Oberfla-
chenmaterials und der komplexen Formungsprozesse im Borgmassivet in einer
groBmaBstidbigen thematischen Karte. Aufgrund der oben geschilderten
Situation ergeben sich bei der fliachendeckenden Detailkartierung drei
Arbeitsschwerpunkte: Die Bestandsaufnahme der geomorphologischen und gla-
ziologischen Verhaltnisse, die Schaffung einer geeigneten Kartengrundlage
und die inhaltliche und graphische Gestaltung der thematischen Karte.

Die geomorphologisch-glaziologische Bestandsaufnahme stiitzt sich auf einen
Gelandeaufenthalt im Januar/Februar 1985, eine Luft- und Satellitenbildin-
terpretation sowie eine umfangreiche Literaturauswertung. Dazu gehdren ne-
ben allgemeinen Angaben zur Geomorphologie und Glaziologie des Borgmassi-
vet vor allem eine eingehende Beschreibung der geologisch-tektonischen und
der klimatischen Rahmenbedingungen fiir die Formungsprozesse und die Ver-
gletscherung. Die Reliefgenese, an der vor allem die glaziale Formung ei-
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nen groBen Anteil hat, ist nur iber eine Rekonstruktion der Vergletsche-
rung in der Vergangenheit und den damit verbundenen Anderungen der Glet-
scherdynamik verstandlich.

An der Oberflache der Fels- und Schuttareale gilt den gegenwartigen Ver-
witterungs- und Abtragungsmechanismen besondere Beachtung. Sie sollen zum
Verstandnis der Morphodynamik unter arid-hochpolaren Bedingungen, wo flis-
siges Wasser nur selten (als Schmelzwasser) in sehr geringen Mengen zur
Verfigung steht, und OberfldchenabfluB nahezu vollstindig fehlt, beitra-
gen. Nicht zu vernachlassigen sind die vielfdltigen Wirkungen des Windes
auf die unvergletscherten Areale und vor allem auf den Formenschatz und
die Beschaffenheit der Gletscheroberflichen.

Die genannten Ziele bilden einen Beitrag zur regionalen Geomorphologie
und Glaziologie des Borgmassivet, wie auch zum geowissenschaftlichen The-
menkreis 4.4 des Antarktisforschungsprogrammes der Bundesrepublik Deutsch-
land (BMFT 1986): "Studium exogener Vorgange unter extrem kalten Bedin-
gungen".

Vor der thematischen Detailkartierung ist eine topographische Kartengrund-
lage zu schaffen, die sich als Kartenhintergrund fir die thematische Karte
eignet. Damit verbunden ist eine Entscheidung zwischen topographischen
Linienkarten und Bildkarten als Kartenhintergrund.

Um die Aussagekraft groBmaBstdbiger topographischer Antarktiskarten zu
erhdhen, sollen auBerdem einige Vorschldge zu deren inhaltlichen und
graphischen Gestaltung gemacht werden. Angestrebt werden mit geomorpholo-
gischem Verstandnis hergestellte topographische Karten, die vor allem bei
thematischen Kartierungen eine unterstitzende Kartierunterlage darstellen,
und die sich als topographischer Kartenhintergrund eignen. Bei diesem Vor-
haben handelt es sich um einen Beitrag zum Thema 3.3 des Antarktisfor-
schungsprogrammes:  “"Geoddtisch-kartographische Aufnahme eisfreier Ge-
biete".

Die Erstellung der geomorphologisch-glaziologischen Karte 1:50 000 des
Borgmassivet setzt die Kldrung von Fragen zum Karteninhalt und dessen
kartographischer Darstellung voraus. In Anlehnung an das GMK-25-Konzept
und das japanische Kartiersystem sollen samtliche Oberfldchen (auch die
der vergletscherten Areale) morphographisch-morphometrisch, substantiell
und genetisch-dynamisch charakterisiert werden. Dazu sind vor allem fir
den bislang selten kartierten Formenschatz der Schneedecke in der Trocken-
schneezone geeignete Darstellungsmittel zu entwerfen.

Die Borgmassivet-Karte, mit ihrer kombinierten Darstellung geomorphologi-
scher und glaziologischer Inhaltselemente, ist auch als Vorschlag fir die
inhaltliche und graphische Gestaltung vergleichbarer Detailkarten in ande-
ren hochpolaren Regionen anzusehen.

1.2 Lage und Entdeckung des Borgmassivet,
kartographische Erfassung und geographische Namengebung

Das Borgmassivet, das etwa 260 km sidlich der ostantarktischen Schelfeis-
front westlich des Greenwich Meridians Tiegt, wird durch folgende Koordi-
naten begrenzt: 73 - 7220 S und 4 30’ - 230" W. Es bildet den zentra-
len Teil der Nunatakkerlandschaft des Ritscherhochlandes (74 15’ - 71 15/

S, 6°30" - 0°30" W) im westlichen Neuschwabenland (Abb. 1). Das im Osten
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Ritscherhochland, be-

durch den AuslaBgletscher Jutulstraumen begrenzte

steht aus den Teilgebieten Kirwanveggen im Siiden, Borgmassivet und Ahl-
mannryggen in der Mitte bzw. im Norden sowie dem Gizverryggen im Westen
(Abb. 10).
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Abb. 1 Lage des Borgmassivet,

Die Gebirge Neuschwabenlands, die sich auf etwa 72° S von 10° W bis 18" E
erstrecken, sind ein Teil des am 14. Januar 1939 zum norwegischen Hoheits-
gebiet erklarten Sektors Dronning Maud Land (Sektor zwischen 20 W und 45

E).

Die Bezeichnung Dronning Maud Land geht auf die dritte Norvegia-Expedition
1929/30 zuriick, die sich Anfang 1930 mit dem Schiff "Norvegia" im
ostlichen Teil dieses Sektors aufhielt. Diese mit zwei Flugzeugen ausge-
stattete Expedition (Flieger: Finn Lutzow-Holm und Hjalmar Riiser-Larsen)
entdeckte und erkundete im Februar 1930 den Abschnitt der Schelfeisfront
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zwischen dem Greenwich Meridian und dem Kapp Norvegia (ca. 12° W; entdeckt
am 18. Februar 1930), der Kronprinsesse Martha Land (spater Kyst) genannt
wurde (CHRISTENSEN 1939a, b).

Teile dieses Kiistenabschnittes bekamen wahrscheinlich aber bereits die
Mitglieder der russischen Expedition unter F.G. v.Bellingshausen erstmals
zu Gesicht. Diese Expedition erreichte am 27./28. Januar 1820 bei 2 10" W
eine Breite von 69 25’ S (MARKOV et al. 1970: 10-11), was mdglicherweise
mit der allerersten Sichtung des antarktischen Kontinents verbunden war.

Die Berge Neuschwabenlands sind zum ersten Mal im Verlauf der Deutschen
Antarktischen Expedition (DAE) 1938/39 im Januar/Februar 1939 gesichtet,
photographiert und benannt worden (RITSCHER [Hrsg.] 1942). Diese Expedi-
tion, unter der Leitung von A. Ritscher, hatte zwei Flugboote an Bord des
Expeditionsschiffes "Schwabenland", mit denen das als Neuschwabenland be-
zeichnete Gebiet in iber 1I 000 Schrigluftbildern photogrammetrisch erfaBt
worden war (davon eine Auswahl in BRUNK 1986).

Das sich sidlich eines etwa 100 km breiten Schelfeissaumes erstreckende
Ritscherhochland wurde wahrend der ersten Flugperiode, zwischen dem 20.
und 22. Januar 1939, aufgenommen. Es ist in der 1939 verdffentlichten
"Ubersichtstafel von dem Arbeitsgebiet der Deutschen Antarktischen Expedi-
tion 1938-39. Neu-Schwabenland 1:1 500 000" in RITSCHER (1939a) dar-
gestellt. Diese Karte erschien mit geringfiigigen Anderungen auch im Expe-
ditionsbericht der DAE (RITSCHER [Hrsg.] 1942).

Spatere Kartierungen offenbarten dann aber wegen der unzureichenden Flug-
navigation wahrend der Expedition zum Teil erhebliche Fehler in dieser
Karte, was zu Schwierigkeiten bei der Namenszuordnung der benannten
Objekte fiihrte. Noch bevor Anfang der 60er Jahre die ersten zuverlédssigen
topographischen Ubersichtskarten des westlichen Neuschwabenlands (s. u.)
erschienen, hatte es bereits Ende der 40er und Anfang der 50er Jahre meh-
rere Korrekturversuche gegeben (RITSCHER 1950, 1952; KOSACK 1951, 1954a,
b). Durch das Fehlen der seit dem Kriegsende als verschollen geltenden
Originalluftbilder der DAE waren diese Korrekturversuche nur teilweise er-
folgreich. Wegen der Lagefehler und der Zuordnungsschwierigkeiten in die-
sen dlteren Neuschwabenland-Karten, sowie aus politschen Griinden (GEORGI
1951, 1952), sind heute nur wenige deutsche Namen in Gebrauch. Erst mit
dem Auffinden einer groBeren Anzahl von Papierabziigen im Jahr 1982 konnten
die tatsachlichen Flugwege der DAE 1938/39 rekonstruiert werden, und es
konnten zahlreiche der damals benannten Objekte identifiziert werden
(BRUNK 1986, 1987).

Eine endgiltige Klarung der topographischen Verhdltnisse im westlichen
Neuschwabenland brachte erst die Norwegisch-Britisch-Schwedische Antark-
tisexpedition (NBSAE) 1949-52 (GIAVER 1954; GIAVER & SCHYTT 1963). Neben
terrestrischen Vermessungen wurden in den Siidsommern 1950/51 und 1951/52
zahlreiche Bildflige durchgefithrt. Die dabei entstandenen Schrigluftbilder
bildeten die Grundlage fiir die 1961 und 1962 erschienenen Blatter des nor-
wegischen Kartenwerkes "Dronning Maud Land 1:250 000". Diese vom NORSK PO-
LARINSTITUTT veroffentlichten topographischen Ubersichtskarten zeigen auch
das heute international, in russischen Karten jedoch nur teilweise, be-
nutzte geographische Namengut dieses Gebietes. Das Borgmassivet, in dem
nur der von der DAE 1938/39 vergebene Name "Seilkopffjella" (ibernommen
wurde, wird durch die beiden Blatter F6 (Borgmassivet) und G6 (Jutulstrau-
men) abgedeckt (s. Abb. 2).

Das Borgmassivet ist auch in mehreren seit 1981 erschienenen Satelliten-
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bildkarten abgebildet. Digital verarbeitete LANDSAT-Satellitenbilder (MA-
LAN & v.ZYL 1979) dienen drei siidafrikanischen geologischen Ubersichtskar-
ten 1:250 000 (WOLMARANS & KENT 1982) als Kartenhintergrund. Die 1986 (2.
Ausgabe 1988) vom INSTITUT FUR ANGEWANDTE GEODASIE (IfAG) herausgegebene
Satellitenbildkarte "Ritscherhochland 1:1 000 000" (SS 28-30), in der ne-
ben den norwegischen Objektbezeichnungen auch das inzwischen identifizier-
te deutsche Namengut (s. o.) benutzt wurde, basiert ebenfalls auf LANDSAT-
Satellitenbildern. Das Borgmassivet zeigen auBerdem zwei 1986 erschienene
sowjetische Satellitenbildkarten der MAIN ADMINISTRATION OF GEODESY AND
CARTOGRAPHY im MaBstab 1:200 000: Blatter "Grunehogna" (S-30-III,IV) und
"Borga Base" (S-30-IX,X).

1.3 Die Antarktisexpedition 1984/85 ins Borgmassivet

Ausgangspunkt fir die Antarktisexpedition 1984/85 war eine im Sidsommer
1983/84 vom Institut fir Angewandte Geoddsie (IfAG) durchgefiihrte photo-
grammetrische Befliegung des Borgmassivet (SIEVERS & WALTER 1984). Um aus
den dabei aufgenommenen Senkrechtluftbildern (Abb. 3 u. 4) entzerrte Kar-
tengrundlagen bzw. Kartierunterlagen herstellen zu kénnen (s. Abschn.
1.4), war eine geoddtische PaBpunktbestimmung im Borgmassivet notwendig
geworden. Diese terrestrische Vermessung war das primdre Ziel wéhrend des
Geldandeaufenthaltes im Januar/Februar 1985.

Da das westliche Neuschwabenland seit Anfang der 60er Jahre Arbeitsgebiet
sidafrikanischer Expeditionen ist, besteht dort auch eine intakte sidafri-
kanische Logistik. Neben dem Forschungs- und Versorgungsschiff "S.A.
Agulhas", das mit zwei leistungsstarken Hubschraubern (Typ Puma) ausge-
stattet ist, gehoren dazu die Ganzjahresstation SANAE (70 18,5’ S,
2 25" W) auf dem Schelfeis Fimbulisen und die Sommerstation "Grunehogna" -
heute "Sarie Marais" - (72 02’ S, 2 48’ W) im AhImannryggen.

Wegen der sidafrikanischen Prdsenz im westlichen Neuschwabenland waren be-
reits im Zusammenhang mit der Expedition 1983/84 Kontakte zwischen dem
IfAG, Frankfurt/M, und Surveys & Mapping, Kapstadt, aufgenommen worden.
Nach Absprachen zwischen J. Sievers (IfAG) und E. Fitschen (Surveys &
Mapping) sowie dem wissenschaftlichen Koordinator des sidafrikanischen
Antarktisforschungsprogrammes (P. Condy), war dann im Friihsommer 1984 die
Teilnahme eines sechskopfigen Vermessungsteams an der "South African
National Antarctic Expedition (SANAE) 1984/85" vereinbart worden. Diese
Vermessungsgruppe bestand aus den siidafrikanischen Teilnehmern E. Bart-
lett, S. Koch und M. v.d.Merwe sowie den deutschen Teilnehmern R. Staiger
(Geodatisches Institut der Universitat Karlsruhe), F. Krédmer (IfAG) und
K. Brunk (Institut fir Physische Geographie der Universitat Frankfurt/M).
Sie war Bestandteil des 18-kopfigen "Earth Sciences Teams" unter der
Leitung des Geoddten R. Wonnacott.

Aufgabe des Vermessungsteams war die terrestrische PaBpunktbestimmung des
im Januar 1984 beflogenen Gebietes im Borgmassivet. Parallel dazu war die
Lage und Hohe von vier Bezugspunkten mittels Doppler-Satallitenbeobachtun-
gen zu bestimmen. Neben der Mitarbeit des Autors am Vermessungsprogramm
bestand die Moglichkeit einer punktuellen Geladndeaufnahme der geomorpholo-
gischen und glaziologischen Verhdltnisse im Kartiergebiet (s. Abschn.
1.5). Der Gelandeaufenthalt wurde auch durch eine G. Nagel (Institut fur
Physische Geographie) gewdhrte Sachbeihilfe der DBeutschen Forschungsge-
meinschaft (DFG) gefdrdert.
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Die Antarktisexpedition begann nach einer Vorbereitungsphase in Kapstadt
am 28. Dezember 1984 mit dem Ablegen von "S.A. Agulhas". Am 7. Januar 1985
wurde die deutsche Georg-von-Neumayer-Station (GvN) (70°37’ S, 8 22 W)
erreicht und am 9. Januar die Schelfejsbucht "Depot-Bukta" ndrdlich der
Blask imen-Eiskuppel (ice rise) bei 7012’ S, 2°46’ W. Nach dem Entladen
des Schiffes wurde am 10. Januar mit Hubschraubern zur sidafrikanischen
Sommerstation Grunehogna (72 02’ S, 2 48’ W) geflogen.

Am 13./14. Januar erfolgte der Flug des sechsképfigen Vermessungsteams ins
west1iche Borgmassivet (erstes Zeltcamp westlich des Pilarryggen, 72°43’
S, 4" W, ca. 1860 m . Meeresniveau; Abb. 2). Vom 14. - 24.1. wurde eine
ca. 30 km lange Traverse vermessen, unterbrochen von einem Hubschrauber-
flug am 22.1. auf das Borga-Plateau siidéstlich des Spiret (ca. 2550 m Q.
M.) fiir geomorphologische Untersuchungen.

Am 25. Januar: Verlegung des Camps (zweites Zeltcamp westlich von Borga,
72°33,4’ S, 37427 W, 1725 m i. M. ) und Vermessung einer weiteren Traverse
bis zum 28.1. Bis zum 8.2. geomorphologische und glaziologische Arbeiten
im zentralen Teil des Borgmassivet.

Der Riuckflug zur Station Grunehogna erfolgte am 8. Februar und am 10.2.
zur "Depot-Bukta" (unterbrochen von einem Besuch der Station SANAE,
70°18,5' S, 2°25’ W). Die Rickreise mit dem Schiff dauerte vom 12.2. bis
zur Ankunft in Kapstadt am 20. Februar.

1.4 Herstellung der Kartierunterlagen (Orthophotos und Héhenlinienplane)

Bis zum Gelandeaufenthalt im Borgmassivet im Januar/Februar 1985 lagen
keine maBstabigen Kartierunterlagen fir die beabsichtigte thematische De-
tailkartierung vor. Da sich die flidchenhafte thematische Kartierung im
wesentlichen auf eine Interpretation der Luftbilder der Befliegung vom 22.
/23. Januar 1984 stitzt (s. Abschn. 1.5; Abb. 3 u. 4), muBten zunichst
brauchbare Kartierunterlagen hergestellt werden. AuBerdem wurde eine ge-
eignete topographische Kartengrundlage benétigt (s. Abschn. 4.1). Die un-
ten beschriebene Herstellung der Kartierunterlagen - 21 Orthophotos (ent-
zerrte Luftbilder) und 4 Hohenlinienplane im MaBstab 1:25 000 - erfolgte
durch das Institut fir Angewandte Geodisie (IfAG).

Als erster Arbeitsschritt wurde im IfAG eine Aerotriangulation der Luft-
bilder durchgefithrt, deren Punktfeld mit Hilfe der wihrend des Gelinde-
aufenthalts geoddatisch bestimmten PaBpunkte ausgeglichen wurde. Im An-
schiuB daran erfolgte die photogrammetrische Luftbildauswertung der trian-
gulierten Luftbildpaare (Modelle) mit einem photogrammetrischen Auswerte-
gerat (Planicomp C 100). Die dabei digitalisierten Stiitzpunkte dienen der
Erstellung eines digitalen Geldndemodells (DGM).

Zur Erfassung der Ausgangsdaten fir das DGM wurden bei den meisten Model-
len Punkte entlang von Profilen digitalisiert. Dabei wird eine automa-
tische Registrierung einer im Modell vorwarts bewegten MeBmarke ausgeldst,
wenn ein vorgegebenes Weg- oder Hoheninkrement erreicht wird. Im Falle des
Borgmassivet wurde eine Dichte der Stiitzpunkte gewdhlt, die fir eine
Herstellung von Orthophotos bzw. Luftbildkarten im MaBstab 1:25 000 als
ausreichend angesehen wurde; die Registrierung erfolgte bei einem Profil-
abstand von 200 m (entspricht 4 mm im MaBstab 1:50 000) und auf den
Profilen nach einem Weg- oder Hoéheninkrement von 200 m bzw. 25 m. AuBer
diesen Punkten wurden auch wichtige lineare Reliefelemente (sog. Bruchkan-
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ten und Geripplinien) sowie markante Hohenpunkte (Koten) wund sog. Aus-
sparungsflachen (nicht meBbare Bereiche) digitalisiert.

Wegen der teilweise extremen Beleuchtungsverhdltnisse im Borgmassivet war
in einigen Steilhangarealen eine genaue FUhrung der MeBmarke nicht
mdglich. MWeitere Probleme entstanden durch sichttote Bereiche bei nicht
ausreichender stereoskopischer Uberdeckung. Bei der photogrammetrischen
Aufnahme sollte die Stereoliberlappung im Steilrelief deshalb mindestens
80 % betragen und die Queriiberlappung (seitliche Uberlappung) etwa 60 %.

Einige Schwierigkeiten bereiteten auch die Oberflachen der flachen ver-
gletscherten Areale, wo bei zu kleinen BildmaBstaben die Stereoauswertung
von strukturlosen weiBen Schneeoberfldchen und spiegelnden Eisfeldern
nicht immer mdglich war. Zur Erlangung eines stereoskopischen Eindruckes
sollten hier die BildmaBstabe nicht kleiner als ca. 1:20 000 sein.

Die erwahnten Schwierigkeiten fiihrten zu fehlerhaften Messungen, was durch
Verzerrungen in den Orthophotos und vor allem den Hohenlinienpléanen sicht-
bar wird. Soweit der Auswerter am PLANICOMP diese Fehlmessungen bemerkte,
wurden sie als Aussparungsfldchen gekennzeichnet.

Nach dem Vorliegen des digitalen Gelindemodells (DGM) konnte die Herstel-
lung der Orthophotos und der HBhenlinienplédne im MaBstab 1:25 000 begin-
nen. Die Orthophotos wurden mit Hilfe eines Orthoprojektors (ORTHOCOMP
Z 2) erzeugt.

Fiir die Ableitung der Hohenlinienplane aus dem DGM wurde ein topographi-
sches Héhenlinieninterpolationsprogramm benutzt; das verwendete Programm
"HIFI-P" (HIFI = Héhenlinieninterpolation mit finiten Elementen) wurde am
Lehrstuhl fir Photogrammetrie der Technischen Universitdt Minchen entwik-
kelt. Die Ausgabe der digital interpolierten Hohenlinienpldane erfolgte
tiber einen Plotter in vier Blattern auf Papier.

Als Hohenlinienabstand wurde im Hinblick auf den MaBstab der thematischen
Karte eine Aquidistanz von 25 m gewdhlt. Dieser Isohypsenabstand wird
auch von BRANDSTATTER (1957, 1983: 89) als giinstige Scharung fir topogra-
phische Hochgebirgskarten im MaBstab 1:50 000 empfohlen. Damit kann bei
feinen Strichstdrken eine Berilhrung der Hohenlinien bis zu Hangneigungen
von fast 70 vermieden werden. Jenseits dieser sog. Steilgrenze
(graphische Grenze fir das Zeichnen von Héhenlinien) missen die Hohen-
linien unterbrochen werden (s. Abschn. 5.1).

1.5 Durchfilhrung der Geldndearbeit und der Kartierung

Die geowissenschaftliche Gelandeaufnahme, die neben der geoddtischen Ver-
messung durchgefiihrt wurde, war als Stichpunktanalyse der geomorphologi-
schen und glaziologischen Verhdltnisse im Borgmassivet angelegt, um mit
Hilfe der dabei gewonnenen Erkenntnisse eine mdglichst detaillierte fla-
chendeckende Luftbildinterpretation durchfiihren zu kénnen. Die Gelandear-
beiten des Autors erlaubten die Untersuchung und die Bilddokumentation der
typischen Reliefeinheiten mit ihren Oberflachenformen sowie deren Verwit-
terungs- und Abtragungserscheinungen. An der Oberfliache der vergletscher-
ten Areale wurden der Formenschatz in Bereichen mit supraglazialem Schutt
und die Oberflédchenformen der Schneedecke erfaBt (s. auch BRUNK 1985).
Lingere Zeit nahmen die Identifikation und die Nachmessung von wiederent-
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deckten Gletscherpegeln auf dem Blaueisfeld Blaisen in Anspruch (BRUNK &
STAIGER 1986).

Als Arbeitsgrundlagen standen wahrend des Geldndeaufenthaltes nur die
Anfang 1984 aufgenommenen Stereo-Luftbilder (s. Abb. 3 u. 4) und einige
LuftbildvergréBerungen (MaBstab ca. 1:25 000) zur Verfiigung. Diese mit ei-
ner Weitwinkelkammer aufgenommenen Luftbilder haben eine Stereoliberlappung
von 80 oder 90 %, teilweise aber auch nur von 60 %. Bei den Flugstreifen
mit unzureichender Uberdeckung war die Betrachtung von Bereichen mit
Steilrelief teilweise sehr schwierig (s. auch Abschn. 1.4).

Bevor mit der flachenhaften thematischen Kartierung begonnen werden konn-
te, war mit Hilfe der vom IfAG hergestellten Kartierunterlagen im MaBstab
1:25 000 (Orthophotos und Hohenlinienpldne; s. Abschn. 1.4) durch den Au-
tor eine Hohenliniendarstellung als topographische Kartengrundlage zu
schaffen (zur Wahl der Kartengrundlage s. Abschn. 4.1). AuBer den mit Paf-
kreuzen versehenen Orthophotos und Héhenlinienpldnen wurde vom IfAG ein
Kartennetz im MaBstab 1:25 000 zur Verfigung gestellt, auf das die Kar-
tierunterlagen einzupassen waren. Da aber die Hohenlinienpldne nicht auf
einem maBhaltigen Trdger ausgegeben werden konnten (sie wurden auf Papier
geplottet; von diesen Vorlagen wurden anschliefend Filme angefertigt), war
eine direkte Einpassung auf das Kartennetz nicht mdglich.

Fir die Herstellung der dreifarbigen, mit einem Kartennetz versehenen
topographischen Kartengrundlage, wurden deshalb die Filme der Hohenli-
nienpldane in kleine Abschnitte zerschnitten, um sie auf das Kartennetz
einpassen zu konnen. Die dadurch notwendige kartographische Bearbeitung
der Schnittstellen erfolgte auf einer einseitig matten Astralonfolie. Auf
der gleichen Folie wurden auch die Korrekturen der Hohenlinien angebracht,
die sich aus der topographischen Uberarbeitung der digital interpolierten
Héhenlinien ergaben. Teilweise mangelhaft waren die Héhenlinienplane vor
allem im Flachrelief und in Steilbereichen, wo die photogrammetrische
Geldandeerfassung Schwierigkeiten bereitet hatte, oder wo nicht geniigend
Stitzpunkte registriert worden waren (s. Abschn. 1.4).

Zur farblichen Trennung der Héhenlinien - dunkelgraue und hellblaue Héhen-
linien an der Oberfliache der unvergletscherten bzw. der vergletscherten
Areale - wurde unter Benutzung der auf das Kartennetz eingepaBten Ortho-
photos eine Maske auf einem weiteren einseitig matten Astralon angefer-
tigt. Mit dieser Maske wurde fir jedes Hohenlinienareal ein Film herge-
stellt. AnschlieBend erfolgte die farblich getrennte Kopie der drei Filme
- HohenTinien (dunkelgrau und hellblau) und Kartennetz (schwarz) - auf
eine transparente Astralonfolie.

Diese dreifarbige Astralonfolie im MaBstab 1:25 000 diente bei der thema-
tischen Kartierung als topographisches Geriist und zur exakten Einpassung
der Orthophotos. Ergédnzt durch ausgewdhlte Punkthéhen und eine Kartenbe-
schriftung bildet sie, verkleinert auf den MaBstab 1:50 000, die topogra-
phische Kartengrundlage bzw. den Kartenhintergrund fir die geomorpholo-
gisch-glaziologische Karte.

Die flachenhafte thematische Kartierung erfolgte mit Hilfe der auf die
dreifarbige Astralonfolie eingepaBten Orthophotos durch farblich getrenn-
tes Hochzeichnen der geomorphologischen und glaziologischen Inhaltselemen-
te (s. Abschn. 4.2). Fir die Zeichnung der Farbausziige im MaBstab 1:25 000
wurden einseitig matte Astralonfolien benutzt. Die kartierten thematischen
Inhalte basieren auf einer Interpretation der Luftbilder (Stereo-Bildpaare
und LuftbildvergroBerungen), gestiitzt und ergdnzt durch Geldndebefunde und
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die wédhrend des Geldndeaufenthaltes angefertigten Photos. Die richtige La-
ge der entsprechenden Linien- und Punktsignaturen sowie die Abgrenzung der
flachenhaften Kartenelemente ergibt sich aus den Orthophotos.

Die anschlieBend auf den MaBstab 1:50 000 verkleinerten Astralonfolien
dienten als Vorlagen fiir die kartographische Reinzeichnung. In der geomor-
phologisch-glaziologischen Karte des Borgmassivet erscheinen sie in 10
Farben.
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2 DAS BORGMASSIVET UND SEINE UMGEBUNG

2.1 Allgemeine Angaben zur Geomorphologie und Glaziologie
2.1.1 HWissenschaftliche Erforschung und Forschungsergebnisse

Bereits kurz nach der Entdeckung Neuschwabenlands im Januar/Februar 1939
war von RITSCHER (1939b) eine erste Beschreibung der "geographischen Ver-
h&ltnisse" vorgelegt worden, die durch einige von R. v.KLEBELSBERG inter-
pretierte Luftbilder der Deutschen Antarktischen Expedition (DAE) 1938/39
erganzt wurde. Ausfithrlichere Erlauterungen zu Luftbildern aus dem Rit-
scherhochland im westlichen Neuschwabenland folgten dann in der "Formen-
und gletscherkundlichen Auswertung der Luftbildaufnahmen" durch KLEBELS-
BERG (1942: 126-156, Tafeln 1-27 u. 52-55 im Bildteil) 1im Expeditionsbe-
richt (RITSCHER [Hrsg.] 1942). Im Textteil des Expeditionsberichtes bezie-
hen sich die Ausfilhrungen zu den "Seilkopf-Bergen", dem "Schubert-Gipfel"
und zum "SpieB-Gipfel" auf das Borgmassivet. Von den Luftbildern im
Bildteil zeigt nur die Tafel 55 einen Teil des westlichen Borgmassivet,
der heute als Seilkopffjella bezeichnet wird (s. Abb. 2).

KLEBELSBERG (1942: 143) charakterisiert die Erhebungen des Borgmassivet
als "niedrige, steilwandige, tafelbergdhnliche (flache Oberseite anndhernd
parallel zur Schichtung) Aufragungen, die aus einem weitraumigen Schicht-
plateau herausgeschnitten scheinen". Die in Tafel 55 sichtbaren, "zur
Mehrzahl oberseits abgeflacht(en), im librigen leicht zugescharfte(n) Kamm-
stiicke" der Seilkopffjella "diurften wenigstens zum Teil Erosionsreste &hn-
lichen Ursprungs sein".

Die ersten terrestrischen Erkundungen erfolgten im Borgmassivet im Rahmen
der Norwegisch-Britisch-Schwedischen Antarktisexpedition (NBSAE) 1949-52
(GIAVER 1954). Arbeitschwerpunkte waren geowissenschaftliche, vor allem
glaziologische und geologische Untersuchungen sowie eine geodatische Ver-
messung und photogrammetrische Bildflige (s. Abschn. 1.2). Die Ergebnisse
der glaziologischen Forschungen wurden von SCHYTT (1958, 1960, 1961) und
SWITHINBANK (1959b, 1960) verdffentlicht; zu den durchgefithrten seismi-
schen Eisdickenmessungen siehe ROBIN (1958). Die geologischen Kartierer-
gebnisse wurden von ROOTS (1969) zusammen mit einer Karte im MaBstab
1:1 000 000 publiziert.

In Schneeschachten gelang es SCHYTT (1958) erstmals in einem Inlandeisge-
biet ohne saisonale Schmelzwasserbildung (Trockenschneezone), Jahres-
schichten der Schneeakkumulation zu identifizieren; die dabei ermittelten
Akkumulationsraten sind bis heute die einzigen Niederschlagswerte filr das
Borgmassivet (s. Abschn. 2.2.2.2). Die gleichen Schneeschdachte dienten
SCHYTT §1960) auch zur Berechnung der Jahresmitteltemperaturen (s. Abschn.
2.2.2.1).

Von SCHYTT (1961) stammt auch die erste Beschreibung der Blaueisfelder und
der in Verbindung mit diesen schneefreien Gletscherbereichen auftretenden
supraglazialen Moranen des Borgmassivet (s. Abschn. 3.3.3). SCHYTT (1961:
198, 202) kommt in einer abschlieBenden Diskussion iber das Verhalten des
Inlandeisschildes im (westlichen) Dronning Maud Land zu dem SchluB, daB
sich dieser um 1950 in einem seit Jahrhunderten andauernden Gleichge-
wichtszustand befand.

SWITHINBANK (1959b) ermittelte den Schneeniederschlag bzw. die Ablation an
der Oberfliche der Glaziosphiare mit Hilfe von Gletscherpegeln (s. Abschn.
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2.2.2.2). An einigen Pegeln zusdtzlich durchgefiihrte Bewegungsmessungen
(SWITHINBANK 1960) zeigten im Borgmassivet meist nur extrem geringe jihr-
liche FlieBgeschwindigkeiten (s. Abschn. 2.2.3).

In einer Beschreibung der physiographischen Verhaltnisse im Borgmassivet
und dessen Umgebung unterstreicht SWITHINBANK (1959a) die Bedeutung der
flach Tliegenden verwitterungsresistenten intrudierten Lagergange (s.
Abschn. 2.2.1) fir die Ausbildung der Gipfelverebnungen zwischen 2400 und
2700 m Gber dem Meeresspiegel. Einige auf den Plateauoberflédchen beobach-
tete Erratica wurden von SWITHINBANK (1959a: 116) als Hinweise fir eine
ehemals mindestens 800 m (!) hohere Inlandeisoberfliche interpretiert (s.
Abschn. 3.1).

Anfang und Mitte der 60er Jahre war das Borgmassivet auch Arbeitsgebiet
von sowjetischen Expeditionen, die dort geomorphologische und glazio-
logische Ubersichtskartierungen durchfithrten. Die Ergebnisse der geomor-
phologischen Aufnahmen 1960/61 hat BARDIN (1966) in einer Monographie
beschrieben und in einer Ubersichtskarte im MaBstab 1:1 000 000 darge-
stellt. Die Verdffentlichung der geologischen Arbeiten erfolgte durch RA-
VICH & SOLOVIEV (1969). Siehe auch die geomorphologischen und geologischen
Ubersichtskarten 1:1 500 000 im ATLAS ANTARKTIKI (1966: Taf. 138 u. 139).

Die Landschaft des Borgmassivet wird in der geomorphologischen Ubersichts-
karte als "alpinotypes Relief auf sedimentdr-vulkanischen Formationen®
bezeichnet. BARDIN geht auch erstmals detaillierter auf die periglazialen
Erscheinungen im ariden Klima der Antarktis und auf die entsprechenden
physikalischen und chemischen Verwitterungsprozesse ein (s. Abschn.
2.2.2.3). Zu der von BARDIN (1966: 107) eingefithrten Gliederung der ant-
arktischen Periglazialgebiete in drei Subzonen bzw. Hohenstufen siehe
Abschn. 2.1.4.

Seit 1959/60 ist das Ritscherhochland regelmaBiges Ziel stdafrikanischer
Expeditionen, deren vorwiegend geologische Untersuchungen wihrend der er-
sten Dekade von NEETHLING (1972a) beschrieben wurden. Im Rahmen der sid-
afrikanischen Expeditionen erfolgte seit Ende der 60er Jahre eine de-
taillierte stratigraphische Aufnahme dieses Gebietes. Die Ergebnisse der
bis Mitte der 70er Jahre durchgefiihrten Gelandearbeiten fanden ihren
Niederschlag in einer Synthese von WOLMARANS & KENT (1982), =zu der auch
drei geologische Karten im MaBstab 1:250 000 erschienen sind (s. Abschn.
2.2.1).

Zwischen 1966 und 1975 fanden im Borgmassivet und dessen Umgebung zahlrei-
che glaziologische MeBkampagnen statt. Von KAVANAGH (1967) wurden im Borg-
massivet 1966 Nachmessungen an Gletscherpegeln auf dem Blaueisfeld Blaisen
durchgefiihrt (s. Abschn. 2.2.2.2 u. 2.2.3).

Eine belgische Expedition bestatigte Anfang 1968 durch ein gravimetrisches
Eisdickenprofil, daB sich die Grabenstruktur des Penckstkket nach Nord-
osten im Jutulstraumen fortsetzt (AUTENBOER & DECLEIR 1972, DECLEIR &
AUTENBOER 1982). 1970/71 wurden von einer norwegischen Expedition die Eis-
dickenmessungen auf dem gleichen Profil (Profil I in Abb. 10) wiederholt,
und es wurde die FlieBgeschwindigkeit an der Gletscheroberfliche ermittelt
(GJESSING 1972).

Die Grundziige des subglazialen Reliefs in der Umgebung des Borgmassivet
sind zwischen 1971 und 1974 durch zahlreiche Radarsondierungen sidafrika-
nischer Expeditionen bekannt geworden (SCHAEFER 1973, R.B. v.ZYL 1973,
BARNARD 1975). Das Ergebnis zeigt eine Kartenskizze der subglazialen Topo-
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graphie des sidlichen Ahlmannryggens und der norddstlichen Auslaufer des
Borgmassivet von WOLMARANS (1982). 1972 und 1974 wurden auBerdem zwei Pe-
gelreihen auf dem sidwestlichen Pencksokket und am Ausgang des Viddalen
installiert und vermessen. Durch Messung der Lagednderung der Pegel auf
den Querprofilen Ende 1975 konnten die FlieBgeschwindigkeiten an der
Oberflache der beiden Eisstrome bestimmt werden (OTTO 1976; s. auch Ab-
schn. 2.2.3).

Nach 1975/76 wurden im Borgmassivet nur noch gelegentlich Geladndearbeiten
durchgefiihrt. Sie beschrankten sich vor allem auf die Sammlung von Ge-
steinsproben zur radiometrischen Altersbestimmung (s. Abschn. 2.2.1).

2.1.2 Physiogeographischer Uberblick

Die Plateau- und Nunatakkerlandschaft des Borgmassivet ist der sidliche
Teil eines intensiv vergletscherten keilfdérmigen Horstes zwischen den Gra-
benzonen des Jutul-Penck-Grabens im Osten bzw. Siidosten und des Schytt-
breen im Westen (s. Abb. 5 u. Abb. 10). Der tiefe, eisdurchstrdémte Jutul-
Penck-Graben bildet die markante Grenze zu dem ausgedehnten ostantarkti-
schen Inlandeisplateau, dessen Rand von den hochsten Erhebungen des Kir-
wanveggen und des H.U.Sverdrupfjella durchragt wird. Diese Gebirge sind
bereits Teile des ostantarktischen Schildes.

Deutlichstes Merkmal des Horstes zwischen dem Jutul-Penck-Graben und dem
Schyttbreen 1ist dessen ausgepragte tektonische Gliederung. So wird auch
die Trennung zwischen dem Borgmassivet und dem AhTmannryggen im Norden
durch den tektonisch angelegten Trog des westlichen Viddalen markiert.
Seine Sohle Tiegt ndrdlich des Borghallbrotet (s. Abb. 2) mehr als 200 m
unter dem Meeresniveau (SCHAEFER 1973: Fig. 3; WOLMARANS 1982: Fig.
124.2). Besonders tief reichen die Sohlen der Griben am &stlichen Rand des
Borgmassivet unter den Meeresspiegel hinab; &stlich des Dugurdspiggen sind
es etwa 650 bis 800 m. Im norddstlichen Frostlendet und im Pencksokket
wurden von ROBIN (1958; s. Eisdicken =3 in Abb. 2) Tiefen von -760 bzw.
-810 m gemessen. Auch der sidwestliche Teil des Jutul-Penck-Grabens 1liegt
stidlich des Borgmassivet mit seiner Sohle wahrscheinlich noch unter dem
Meeresniveau (R.B. v.ZYL 1973: Fig. 3). Im Bereich des Schyttbreen wurde
das subglaziale Relief sidwestlich des Borgmassivet in weniger als 500 m
iber (R.B. v.ZYL 1973) und nordwestlich des Borgmassivet in etwa 600 m
unter dem dem Meeresspiegel (ROBIN 1958) angetroffen.

Von dem intensiv vergletscherten Bruchschollengebirge des Borgmassivet,
das aus einer nahezu horizontalen, sedimentdr-vulkanogenen Schichtenfolge
besteht (s. Abschn. 2.2.1), (berragen nur die hochsten Teile als steilwan-
dige Plateaus und Nunatakker das Niveau der Inlandeisoberflichen und der
vergletscherten Taler um mehrere hundert Meter. Der Flichenanteil der Eis-
durchragungen betragt nach WOLMARANS & KENT (1982: 11) etwa 10 %. Beson-
ders grofl sind die H6henunterschiede am d&stlichen Rand des Borgmassivet
nicht nur zwischen den Grabensohlen und den Gipfelverebnungen bzw. Gip-
feln, sondern auch iber den Gletscheroberfldchen. Die groBte Sprunghdhe
von (ber 3400 m auf nur 10 - 15 km Entfernung wird zwischen dem bis zu
etwa 2725 m hohen Jokulskarvet-Plateau und der Sohle des Frostlendet
angetroffen. Uber der Gletscheroberfldche betragen hier die Reliefunter-
schiede auf etwa 1 km Strecke gut 1000 m (s. SE-Ecke des Kartiergebietes).

Innerhalb des Borgmassivet ist das 3 - 5 km breite, SW-NE-streichende eis-
gefiil1te Raudbergdalen die am meisten auffallende Struktur. Im nordést-
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Abb. 2 Borgmassivet;

massivet) und G6 (Jutulstraumen) des norwegischen Kartenwerkes
DRONNING MAUD LAND 1:250 000. NORSK POLARINSTITUTT 1961/62.

verkleinerter Ausschnitt aus den Blittern F6 (Borg-
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Tichen Teil dieses Grabens erreicht die Gletscheroberfldche in dem Trans-
fluenzpaB Raudbergpasset mit ca. 2050 m die groBte Hohe iber dem Meeres-
spiegel. Von hier kann das Eis nach NE zum Viddalen abflieBen wund nach
SW bzw. S durch den AuslaB Breidskaret in Richtung Frostlendet. Auch nach
NW besteht eine Verbindung mit dem eisgefiillten Borggarden. Der Talboden
des Raudbergdalen 1iegt nordlich des Breidskaret und nordéstlich des
Raudbergpasset knapp 800 m Uber dem Meeresniveau; am Raudbergpasset wurde
das subglaziale Relief in 1310 m Hohe erreicht (ROBIN 1958).

Das Raudbergdalen bildet die wichtigste Trennungslinie zwischen den zen-
tralen Teilen des Borgmassivet (s. Abb. 5). Stidgstlich dieses Grabens
erstreckt sich eine etwa 60 km lange, tektonisch begrenzte Kette aus
Nunatakkern und Plateaus, die nur durch den Breidskaret, zwischen Hogfonna
und Jékulskarvet, unterbrochen wird. Sie reicht vom Skoddemedet (im SW)
iber Ovbratten, Hogfonna, Jokulskarvet, Flogstallen, Fasettfjellet, Tind-
egga und Ytstenut bis zum Dugurdspiggen (im NE). Die Hbhen der verglet-
scherten Plateauoberflachen schwanken zwischen 2300 und gut 2700 m {ber
dem Meeresspiegel.

Besonders scharf und geradlinig ist die Grenze zwischen dem Raudbergdalen
und den nordwestTich angrenzenden Eisdurchragungen. Diese bilden mehrere
tektonisch begrenzte Bldocke, deren ausgedehntester das 2400 bis iiber 2700
m hohe Borga-Plateau ist (s. Abb. 3). Die gréBte absolute Hohe wird im
siidést1lichen Teil dieses Plateaus, dem Hogsetet, mit 2742 m erreicht. Das
groBtenteils vergletscherte Borga-Plateau wird durch den kleinen AuslaB-
gletscher Charlesbreen zweigeteilt, und die Flanken des Plateaus werden
durch mehrere eisgefiillte Buchten (z.B. Rindebotnen) gegliedert. In der
nordlichen und nordwestlichen Umgebung von Borga durchragen noch einzelne
Nunatakker (unter anderem Framryggen und Framrabben) das Inlandeis.

Siidwestlich und westlich von Borga unterbricht das hoch mit Eis gefillte
Tal des Borggarden die Gebirgsblocke. Siidlich des Framryggen 1liegt der
Talboden nach SCHAEFER (1973: Fig. 3) wahrscheinlich nur etwa 250 m iiber
dem Meeresniveau (nach R.B. v.ZYL (1973: Fig. 3) knapp 500 m).

Im &stlichen Teil des Dreiecks zwischen Borggarden und Raudbergdalen be-
findet sich die stumpfe, bis (ber 2600 m hohe Pyramide des Raudberget.
Daran schlieBt sich das stark eingebuchtete Hogskavlen-Plateau mit seinen
nordwest1ichen Auslaufern, Fingeren und Veten, an (s. Abb. 4). Auf dem
Plateaugletscher des Hogskavlien wird eine Hohe bis 2470 m Uber dem Meeres-
spiegel erreicht, die noch vom Hogskavinasen im Siidwesten mit etwa 2564 m
Ubertroffen wird. Die slidwestliche Fortsetzung des Hogskavinasen bildet
der bis zu etwa 2545 m hohe Tafelberg Domen.

Westlich von Hogskavlen, im AnschluB an eine groBe eisgefiillte Bucht, er-
erstreckt sich das in zahlreiche Nunatakker aufgeldste Gebiet der Seil-
kopffjella. Die groBten und hochsten sind der Grat des Pilarryggen, mit
maximal etwa 2523 m, und der schmale Kamm des Nalegga mit bis zu etwa 2245
m Héhe. Die hochsten Teile von Nidlegga bestehen aus kleinen Verebnungen in
gut 2200 m.

Auffallend sind im zentralen Borgmassivet die hdufig tiber mehrere Plateaus
und Nunatakker hinweg (bereinstimmenden Hohen. Am weitesten verbreitet
sind Verebnungsniveaus und Gipfelhéhen zwischen 2400 und 2550 m. Dariber
gibt es in der Umgebung des Raudbergpasset noch ein Niveau bei 2600 bis
2700 m. Das Nalegga-Niveau (ca. 2200 m) ist wahrscheinlich das Ergebnis
tektonischer Absenkung. Auch die Hohenunterschiede in den Ubrigen Gebieten
konnen tektonische Ursachen haben. Bei verschiedenen Niveaus auf einer zu-
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Abb. 3

Zentraler Teil des Borga-Plateaus (Oben NW).

Nordwest1ich des vom Plateau abflieBenden AuslaBgletschers
Charlesbreen {Mitte) bedeckt eine flache Eiskappe die Hoch-
flache von Borga. Die héchsten Erhebungen des Ritscherhoch-
landes (bis zu 2742 m . Meeresniveau) sind im unteren Teil
des Bildes sichtbar. Die Flanken des Borga-Plateaus werden
von Karen und eisgefiiliten Buchten gegliedert. Oben 1inks
jst der 6stlichste Teil des Blaueisfeldes Blaisen zu erken-
nen.

Kontrastausgeglichenes, nicht entzerrtes Senkrechtluftbild
vom 22. Januar 1984, 17:10 GMT, Sonnenhdhe 24 ; MaBstab ca.
1:110 000. Flugstreifen IfAG 84 - 5.20, Bild 262.

Mit freundlicher Genehmigung des IfAG.
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Abb. 4 Nunatakker Veten und Fingeren (Mitte) sowie nordliche Teile
des Hogskavlen-Plateaus mit Hogskavlpiggen und Hogskavinebbet
(Oben NW).

Westlich von Hogskavlpiggen befindet sich das ausgedehnteste
supraglaziale Mordnenfeld des Borgmassivet. Flache, supra-
glaziale Moranenwdlle und schneefreie Gletscheroberflichen
sind auBerdem westlich von Hogskavlinebbet und in Lee-lLagen
von Veten zu erkennen.

Kontrastausgeglichenes, nicht entzerrtes Senkyechtluftbild
vom 22. Januar 1984, 17:08 GMT, Sonnenhthe 24 ; MaBstab ca.
1:110 000. Flugstreifen IfAG 84 - 5.20, Bild 258.

Mit freundlicher Genehmigung des IfAG.
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sammenhdngenden Plateauoberfliache ist aber wahrscheinlicher, daB dafir
petrographisch bedingte Stufenbildungen in den iibereinanderliegenden Do-
leritdecken verantwortlich sind. Die ausgedehntesten Verebnungen dieser
praglazialen Altflachenreste (wahrscheinlich Relikte der sog. Sub-Mawson
surface, s. Abschn. 2.2.1) sind, nur unterbrochen von den Graben- und
Bruchzonen, in der Umgebung des Raudbergdalen erhalten. Am weitesten fort-
geschritten ist die Zerstdrung der Plateaus in den Randbereichen des Borg-
massivet, wo die tektonisch begrenzten Blécke teilweise nur noch von Nuna-
takkern markiert werden.

2.1.3 Vergletscherung und Typisierung der Gletscher

Aufgrund der thermischen und hygrischen Verhdltnisse (s. Abschn. 2.2.2)
sind das Borgmassivet und seine Umgebung intensiv vergletschert. Samtliche
dadurch gebildeten Gletscher werden in Anlehnung an MARKOV et al. (1970:
320) unter der Bezeichnung Glaziosphare zusammengefaBt. Bei der Typi-
sierung der Gletscher wird weitgehend den Klassifikationen der UNESCO/IASH
(1970) bzw. von MULLER et al. (1977) sowie teilweise auch den Vorschligen
von  WRIGHT & PRIESTLEY (1922: 134-173), ARMSTRONG et al. (1973) und
WILHELM (1975: 277-288) gefolgt, die sich vor allem auf morphologische
Kriterien stiitzen. Da das Material der Lokalgletscher im kalten Borgmassi-
vet meist nicht die Dichte von Gletschereis erreicht (s. Abschn. 2.2.2.2),
wird bei den Typenbezeichnungen nach Moglichkeit das Prafix "Gletscher”
anstelle von "Eis" benutzt.

Das Inlandeis des ostantarktischen kontinentalen Eisschildes (continental
ice sheet) bildet in der Umgebung des Borgmassivet eine eigenstindige
domartige Aufwdlbung, die lber die groBen Tiler und Buchten des Gebirges
teilweise weit in das Borgmassivet hineinreicht. Das Ejs, dieser dem
Relief ibergeordneten Vergletscherung (orographischer Haupttyp der Deck-
gletscher), wird vor allem iiber subglaziale Tiler und Trége zu den Rindern
des Eisschildes geleitet. Diese schneller flieBenden Bereiche werden als
AusTaBgletscher (outlet glacier; talgletscherdhnliche Auslisse von Eis-
schilden oder Eiskappen) bzw. Eisstréme (ice streams) bezeichnet. In der
Umgebung des Borgmassivet sind dies die Eismassen in den Fjorden bzw.
Trogen des Jutulstraumen-Pencksokket-Systems (einschlieBlich Viddalen und
Frostlendet) und des Schyttbreen (s. Abb. 10).

Teilweise nur durch unmerkliche Stufem markiert, geht das Inlandeis in den
zentralen Teilen des Borgmassivet in eine dem Relijef stirker untergeordne-
te Talvergletscherung iber, die im TransfluenzpaB Raudbergpasset ihre
groBte Hohe mit etwa 2050 m erreicht. Die Uberginge zur Oberfliche des
Eisschildes befinden sich am norddstlichen Ende des Raudbergdalen und im
Breidskaret bei etwa 1700 m, am 6stlichen Rand des Borggarden bei knapp
1900 m idber dem Meeresspiegel. Bei dem hoch mit Eis gefiiliten Raudberg-
dalen handelt es sich um ein Eisstromnetz (transection oder reticular
glaciers) mit einem vom Raudbergpasset ausgehenden radialen AbfluB. Als
Eisstromnetz wird eine Gemeinschaft von Talgletschern (valley glaciers)
bezeichnet, die uber Einsattelungen zusammenhingen.

Im Borgmassivet ist die Ausbildung der Lokalgletscher, unter dieser Be-
zeichnung werden die Gletscher der Plateau- und Nunatakkerflanken sowie
der Plateauoberflachen zusammengefaBt, besonders stark von den Windver-
haltnissen geprdgt, da diese liber die Niederschlagsverteilung die Glet-
schererndhrung bestimmen (s. Abschn. 2.2.2.2). Auch bei den Lokalglet-
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schern wird zwischen einer dem Relief lber- bzw. untergeordneten Verglet-
scherung unterschieden.

Mehr oder weniger stark dem Relief iibergeordnet, sind die kuppelfdormigen
Eiskappen (ice caps) oder die flachen Eisfelder (ice-fields) der groBeren
Plateauverebnungen (z.B. von Borga, Jokulskarvet und Hdogskavlen; s. auch
Abb. 3 u. 4). Da die Unterscheidung zwischen den Eiskappen - diese haben
meist einen radialen EisabfluB - und den Eisfeldern hdufig schwierig ist,
wird die zusammenfassende Bezeichnung Plateaugletscher benutzt.

Der AbfluB der Plateaugletscher erfolgt iber flach geneigte Hinge (z. B.
die 6stliche Abdachung des Hogskavlen-Plateaus), in kleinen Tal- bzw.
AuslaBgletschern (z.B. der vom Borga-Plateau herabflieBende Charlesbreen)
oder direkt lber die Plateaurander. Von den Plateaurdndern "stirzt" das
Eis liber Gletscherbriiche (ice-falls) in die Tiefe. An den steilen Plateau-
flanken bedecken diese Abbriche die Riickwinde der groBen Buchten bzw.
Kare und auch gestreckte Wandabschnitte (s. Abb: 3).

Teilweise ist der Eisnachschub von den Plateaugletschern so gering, oder
die Ablation ist an den Plateaurandern so stark, daB die Gletscher unmit-
telbar am oberen Rand der steilen Plateauflanken enden. Dies ist am Rand
des Borga-Plateaus siidlich des Spiret der Fall, wo die Gletscherfront des
Plateaugletschers in einer Hangvertiefung am Plateaurand einen Hingeglet-
scher bildet. Siidostlich des Hbgskotet (ndrdliches Borga-Plateau) befindet
sich ein steilwandiger hangender Gletscherlobus ("wall-sided glacier"” nach
WRIGHT & PRIESTLEY 1922: 153), der den WandfuB nicht erreicht.

Zu den Gebirgsgletschern im engeren Sinne ("mountain glaciers" nach MULLER
et al. 1977) gehdren die Lokalgletscher der eingebuchteten und gestreckten
Plateau- und Nunatakkerflanken. In den groBen Buchten befinden sich Kar-
gletscher (cirque glaciers), wie z.B. in dem mehrgliedrigen Grofikar
Rindebotnen (s. Abb. 3). Die meisten Kargletscher in den geschlossenen
oder halbseitig offenen Buchten werden wenigstens teilweise Uber die Kar-
rickwdnde von herabstirzendem Material der Plateaugletscher ernahrt. Der
Triebschneeanteil an der Ernahrung ist vor allem vor den hohen Plateaus
und im Lee von Plateaurdndern und Graten bedeutend. In den Lee-Lagen bil-
den sich Wachten, die gelegentlich als Lawinen herabstiirzen (z.B. sldwest-
lich des Borga-Plateaus).

In einigen hochgelegenen isolierten Hangvertiefungen von Plateauflanken
entwickeln sich Nischengletscher, z.B. &6stlich des Spiret. Da es sich
dabei ausschlieBlich um Ansammlungen von Triebschnee handelt, werden sie
auch als Schneewehengletscher (aeolian glaciers) bezeichnet.

Wo der Karboden der vergletscherten Buchten hoch genug iber den angrenzen-
den Gletscherarealen 1liegt, wird die Karschwelle durch Stufen an der
Gletscheroberfldche, haufig in Verbindung mit Spaltenzonen, nachgezeich-
net. Die besten Beispiele hierfir befinden sich in der siidwestlichen FuB-
zone des Borga-Plateaus im Ubergang zum Borggarden.

Bei der Vergletscherung der nicht von Gletscherbriichen bedeckten steilen
Plateauflanken handelt es sich um WandfuBgletscher. Beispiele fir diese,
vor allem durch Triebschnee gebildete Gletscherform befinden sich unter
anderem am Ostrand des Blaueisfeldes Blaisen. Die Gletscher werden durch
Bergschriinde unterbrochen, die die Grenze zwischen den inaktiven obersten
Teilen und den aktiveren Gletscherarealen am WandfuBmarkieren.

Weitgehend inaktiv sind die zahlreichen Gletscherflecken und die peren-
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nierenden Schneefelder (glacierets bzw. snowfields oder patches), die sich
in wind- und strahlungsgeschiitzten Flankenbereichen und auf reliefierten
Plateauoberfldchen halten kdnnen.

Zum Formenschatz an der Oberfldche der Glaziosphare siehe Abschnitt 3.3.

2.1.4 Regionale Einordnung und Charakterisierung des Borgmassivet
im Rahmen geographischer Gliederungen

Zum Zwecke einer regionalen (zonalen bzw. hypsometrischen) Einordnung und
Abgrenzung der geomorphologischen und glaziologischen Verhdltnisse im
Borgmassivet gegenilber anderen antarktischen Gebieten soll kurz auf ent-
sprechende Gliederungen eingegangen werden. Da die Antarktis fast voll-
standig von Eis bedeckt ist (ca. 97 % des Kontinents sind vergletschert),
kann es sich zumindest bei der groBrdumigen Gliederung nur um Klassifi-
zierungskriterien handeln, die vor allem vom glazialen Klima (Eisklima)
des riesigen Eisschildes und den Einfliissen der angrenzenden Meere be-
stimmt werden. Lediglich im regionalen und Tokalen MaBstab konnen die das
Inlandeis durchragenden Plateaus und Nunatakker modifizierend wirken (s.
Abschn. 2.2.2).

Fir eine groBrdumige Differenzierung der Oberflache der Glaziosphére
eignen sich die thermischen Gliederungen von BENSON (1961) bzw. MULLER
(1962) nach schneehydrologischen Zonen (im Akkumulationsgebiet), und von
SCHUMSKII (in WILHELM 1975: 303-313) nach Eisbildungsprozessen. Bei beiden
Gliederungen Tiegt das Borgmassivet in der héchsten bzw. kdltesten Zone,
wo die absoluten Maxima der Lufttemperatur 0 C nicht ({iberschreiten; es
handelt sich um die Trockenschneezone (dry snow zone) bzw. um die Umkri-
stallisationszone (recrystallization oder snow zone). Hier entsteht wegen
der niedrigen Lufttemperaturen kein Schmelzwasser an der Schneeoberfléche
und dadurch auch keine Schmelzwdrme, die die Schneetemperatur gegeniiber
der Lufttemperatur verdndert. Da im Schnee in etwa 10 m Tiefe die jahres-
zeitlichen Schwankungen der Lufttemperatur nicht mehr feststellbar sind,
entspricht die sog. 10 m-Temperatur in der Trockenschneezone der Jahres-
mitteltemperatur (s. Abschn. 2.2.2.1).

Die Untergrenze der Trockenschneezone bildet die Trockenschneelinie (dry
snow 1ine). Darunter befindet sich die Sickerzone (percolation zone) bzw.
die Umkristallisations-Infiltrationszone (recrystallisation-infiltration
oder snow-firn zone), 1in der erste Schmelzerscheinungen auftreten. Nach
SCHYTT (1958: 109) kommen im nordwestlichen Dronning Maud Land EisTinsen
nur bis 550 m Ober dem Meeresspiegel vor. Im nérdlichen Ahlmannryggen
treten nach C.Z. v.ZYL (1974) dicke Eislinsen unterhalb von 320 m auf.
Schneeschachtuntersuchungen von BREDELL (1973) an der Sommerstation Grune-
hogna in 1100 m Hohe bestdtigen, daB sich die zentralen Teile des Ahlmann-
ryggens bereits in der Trockenschneezone befinden.

Die weitgehendste geographische Gliederung der Antarktis wurde von sowje-
tischen Geographen erarbeitet. Diese "physiographische Zonierung der Ant-
arktis" wird zusammenfassend in MARKOV et al. (1970: 319-348) beschrieben.
Eine entsprechende "Karte der Landschaften des antarktischen Kontinents
1:10 000 000" ist auch im ATLAS ANTARKTIKI {1966: Tafel 133-134) enthal-
ten. Vergleiche auch die dhnliche Zonierung flr das 6stliche Dronning Maud
Land von FUJII & AGETA (1988).

Innerhalb des sog. Antarktischen Giirtels, dieser wumschlieBt mit Ausnahme
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des stark ozeanisch gepragten nordwestlichen Kiistenstreifens der Antarkti-
schen Halbinsel den gesamten Kontinent einschlieBlich der angrenzenden
Meere, 1liegt die sog. Antarktische Eiszone mit vier Subzonen: Subzone der
Schelfeise, Randliche Eisschild-Subzone, Subzone des Eisschildabhanges und
Zentrale Eisschild-Subzone. Innerhalb der Subzonen wird zwischen mehreren
Landschaftstypen der Glaziosphdre und Landschaftstypen der Lithosphére
(Periglazial-Landschaften) unterschieden.

Das Borgmassivet liegt in der breiten Subzone des Eisschildabhanges, die
sich zwischen der Zentralen Eisschild-Subzone mit der "Landschaft der
flachen Schneewiiste des Weltkdltepols" (in der Ostantarktis oberhalb von
2800 - 3200 m) und der Randlichen Eisschild-Subzone befindet. Die verglet-
scherten Areale der Randlichen Eisschild-Subzone bestehen aus der "Land-
schaft der AuslaBgletscher und der zerriitteten Eisgiirtel". Als Untergrenze
fiur den Eisschildabhang wird eine Hohe von 200 bis 150 m Gber dem Meeres-
niveau bzw. eine Jahresmitteltemperatur von etwa -25 C angegeben (MARKOV
et al. 1970: 333). Im nordwestlichen Dronning Maud Land ware nach Auffas-
sung des Autors die Benutzung der Trockenschneelinie als Untergrenze, die
in etwa 500 - 600 m Hohe . M. ver]auft, sinnvoll; sie fdllt dort mit ei-
ner Jahresmitteltemperatur um -20 C zusammen.

Als "Landschaft der Schneewiisten mit Sastrugi und Korrasionsformen des
Schneemikroreliefs" werden die Inlandeisgebiete des Eisschildabhanges
charakterisiert. Hier haben stiirmische Winde aus 6stlichen Richtungen, vor
allem katabatische Winde aus SE bis SSE, einen entscheidenden EinfluB auf
die Niederschlagsverteilung sowie auf den Formenschatz und den Zustand der
Gletscheroberfldchen (s. Abschn. 2.2.2 u. 3.3).

Die unvergletscherten Areale der gebirgigen Inlandeisdurchragungen werden
oberhalb von etwa 500 - 600 m als "Landschaft der Hochgebirgsoasen" be-
zeichnet (MARKOV et al. 1970: 339). BARDIN (1966: 107) unterscheidet hier
zwischen den Hohenstufen "Gebirgsperiglazial™ (zwischen 500 - 600 m und
2000 - 2400 m) und "gebirgiges Wistenperiglazial" (oberhalb von 2000 -
2400 m . M.).

Die ozeanisch geprdgten Periglazialgebiete unterhalb von 500 - 600 m tra-
gen die Bezeichnungen "Landschaft der niedrigen hiigeligen Gebirgsoasen"
(MARKOV et al. 1970: 342) bzw. "Periglazial der Kiistenzone" (BARDIN 1966).
Die hochozeanischen unvergletscherten Areale an der Nordwestkiiste der
Antarktischen Halbinsel werden in MARKOV et al. (1970) als "Subantarkti-
sche Qasen" bezeichnet.

Bei der von KARTE (1979) vorgelegten "regionalen Differenzierung des Peri-
glazidars" werden fast sdmtliche unvergletscherten Areale der Antarktis
unter der Bezeichnung "Antarktisches Periglaziar" zusammengefaBt. Zur Cha-
rakterisierung dieser von “periglazidr-aolischen Prozessen" geprdgten
Areale dienen aber Frostbodenformen aus den extrem ariden Dry Valleys im
Transantarktischen Gebirge, die im Borgmassivet nicht entstehen kdnnen.

Die klimatischen Verhdltnisse in den Periglazialarealen des Borgmassivet
sind ebenfalls schlecht in die neue Klimagliederung der Antarktis von
CAMPBELL & CLARIDGE (1987: 6€8-71) einzuordnen. Diese beiden Autoren
versuchen auf der Grundlage dlterer Klimazonierungen der Antarktis, unter
Bericksichtigung der mikroklimatischen Besonderheiten der unvergletscher-
ten Areale, eine Einbeziehung der antarktischen Gebirgsregionen. Die
benutzten Grenzwerte innerhalb der sog. "mountain zone", hier erfolgt die
Klassifikation nach Luft- und Bodentemperaturen sowie nach Niederschlag
und Bodenfeuchtezustand, beziehen sich vor allem auf die Verhdltnisse 1im
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Transantarktischen Gebirge. Da die unvergletscherten Oberfldachen dort
wesentlich griéBere Ausdehnung haben, sind die benutzten Grenzwerte nicht
auf das Borgmassivet mit seinen relativ kleinen und isolierten Hochge-
birgsoasen iibertragbar (s. Abschn. 2.2.2.3).

2.2 Faktoren der Reliefbildung und Vergletscherung
2.2.1 Geologie und Tektonik

Die stratigraphische Einordnung der im Borgmassivet aufgeschlossenen Ge-
steine war seit der ersten Aufnahme durch die Geologen ROOTS und REECE um-
stritten (s. ROOTS 1969; RAVICH & SOLOVIEV 1969; NEETHLING 1972b), und sie
ist, wie die unterschiedlichen Auffassungen von BREDELL (1982) wund von
WOLMARANS & KENT (1982) zeigen, bis heute noch nicht ganz abgeschlossen.
Zur absoluten Alterseinstufung haben noch in der Jjingsten Vergangenheit
geochronologische Untersuchungen an den Vulkaniten des westlichen Neu-
schwabenlands stattgefunden (ELWORTHY in WOLMARANS & KENT 1982: 73-84;
BARTON & COPPERTHWAITE 19833 PETERS et al. 19863 SPAETH & SCHULL 1987).

Bei den anschlieBenden Ausfiihrungen zur Geologie und Tektonik wird, falls
nicht anders angegeben, der Synthese von WOLMARANS & KENT (1982) und den
dazu erschienenen geologischen Ubersichtskarten 1:250 000: Ahlmannryggen
(Blatt 1), Borgmassivet (2) und Kirwanveggen (3) gefolgt. Die zugrunde
gelegte Gliederung des Prdkambriums entspricht der von JAMES & TINGEY
(1983): Archdaikum - Periode vor > 2400 Millionen Jahren (Ma); frihes,
mittleres und spates Proterozoikum - 2400-1540, 1540-880 bzw. 880-570 Ma.

Wie die in den Abb. 5 und 10 dargestellten Ergebnisse von Satellitenbild-
interpretationen des Autors zeigen, bilden das Borgmassivet, der Ahlmann-
ryggen und der westlich des Schyttbreen angrenzende Gizverryggen die
hochsten Teile einer in Schollen zerlegten Plattform, die als Maudheim-
platte bezeichnet wird (KAMENEV & IVANOV 1983: 194). Diese Plattform wird
im Stdosten durch den tiefen Jutul-Penck-Graben von den hochgradig
metamorphen Gesteinen des ostantarktischen Schildes getrennt. Die grdBten-
teils im mittleren Proterozoikum metamorph iiberprigten Schildgesteine der
sog. Sverdrupfjella Group (p€s)(s. Abb. 6) sind im Kirwanveggen und im
H.U.Sverdrupfjeila aufgeschlossen.

Getrennt durch die Grabenzone des Schyttbreen 1iegt westlich des Borg-
massivet und des AhTmannryggens der S-N-streichende Gi®verryggen, an des-
sen Oberflache das Basement (kristalline Grundgebirge) der Maudheimplatte
in isolierten Nunatakkern (Annandagstoppane und Juletoppane) in 1600-1700
m Hohe zu Tage tritt. Das Basement (p€A) besteht aus Graniten und Gneisen
mittel- bis spatarchdaischen Alters.

Das Tafeldeckgebirge der 6stlichen Maudheimplatte wird als Ritscherflya
Supergroup bezeichnet (s. Abb. 6). Diese mindestens 3500 m machtige sedi-
mentar-vulkanogene Einheit wurde wihrend des frithen und mittleren Protero-
zoikums abgelagert. Das in Bruchschollen zerlegte Schichtpacket Tiegt ab-
gesehen vom Rand zum Jutul-Penck-Graben nahezu horizontal. Die Gesteine
der Ritscherflya Supergroup, die nur schwache Anzeichen einer Metamorphose
zeigen, bestehen aus zwei lithostratigraphischen Einheiten (groups):
- die untere, vorwiegend sedimentdre AhTmannryggen Group wird in sechs
Formationen gegliedert, deren hdhere durch rote Schichten und vulkano-
klastische Lagen charakterisiert sind;
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Abb. 5 Tektonische Gliederung des Borgmassivet und dessen Umgebung.
Interpretation einer VergrdBerung der LANDSAT-Satellitenbildkarte
RITSCHERHOCHLAND 1:1 000 000 (SS 28-30).

Héhenlinien nach Karte MAUDHEIMVIDDA AUST, Dronning Maud Land,
1:500 000 (Beilage zu GIAVER & SCHYTT 1963).
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- die aus vier Formationen bestehende Jutulstraumen Group enthdlt vor
allem andesitischen Laven und pyroklastische Gesteine. Fir die andesiti-
schen Laven der jiingsten Formation, der im norddstlichen Ahlmannryggen
aufgeschlossenen Straumsnutane Formation, gibt BREDELL (1982) ein Alter
von etwa 850 Ma an.

Die Gesteine der Ritscherflya Supergroup sind sehr stark mit doleritischen
und dioritischen Lagergingen (sills), teilweise auch mit steilen Gesteins-
gangen (dikes) durchsetzt, die als Borgmassivet Intrusives bezeichnet
werden. Die Intrusiva sind bereits im Proterozoikum, gehauft vor etwa
1800-1700, 1430, 1200-1000 und 770 Ma (Alter nach WOLMARANS & KENT 1982
und BARTON & COPPERTHWAITE 1983), 1in das sedimentdr-vulkanische Gesteins-
packet eingedrungen.

In die Ritscherflya Supergroup und die Borgmassivet Intrusives sind
schlieBlich noch triassische bis jurassische doleritische Laven in Klifte
und Spalten intrudiert. Diesen Doleritgingen entsprechende basaltische
Laven sind als Decken im siidwestlichen Kirwanveggen aufgeschlossen (HARRIS
et al. 1987). Die frith- bis mitteljurassischen Basalte der Kirwanveggen
Formation (MK) haben sich dort auf eine Rumpfflache (sog. Sub-Mawson
surface) ergossen.

Das Liegende der Basalte bilden im siidwestlichen Kirwanveggen ca. 100 m
machtige permische oder permo-karbone Sandsteine (Amelang Formation, PzA),
in denen in der Heimefrontfjella (siidwestl. d. Kirwanveggen) 1987 von G.
PATZELT (miindl. Mitt.) Tillite nachgewiesen werden konnten. Auch die
Amelang Formation ist auf einem Erosionsniveau {sog. Maya-erosion surface)
abgelagert worden, das die darunter 1iegenden Quarzite und Konglomerate
der Urfjell Group (PzU) diskordant schneidet. Die Urfjell Group ist
wahrscheinlich kambrischen bis ordovizischen Alters (s. Abb. 6).

Im Borgmassivet ist von der Ritscherflya Supergroup, mit Ausnahme des
Fasettfjellet im Nordosten, nur die vorwiegend sedimentiare Ahlmannryggen
Group aufgeschlossen (s. Abb. 6). Wo die Sedimentgesteine dieser Einheit
im Kartiergebiet an der Oberfliche oder in Oberflachennihe anstehen, sind
sie durch ein horizontales Linienraster in der geomorphologisch-glaziolo-
gischen Karte dargestellt.

Die Ahlmannryggen Group beginnt mit den Grauwacken und Schluffsteinen der
Pyramiden Formation (p€p), die nur 1in den westlichsten Nunatakkern
(Knappane, s. Abb. 2) sowie in der no6rdlichen Umgebung des Borgmassivet
vorkommen. Uber dieser folgt, ohne daB der Kontakt aufgeschlossen ist, die
Framryggen Formation (p€f). Sie ist bis zu 250 m machtig, besteht aus
Grauwacken und Quarziten und ist in den Nunatakkern westnordwestlich von
Borga anzutreffen.

Am weitesten verbreitet sind im Borgmassivet das mittlere und das obere
Schichtglied der Hogfonna Formation (p€h), sog. Veten und Hogfonnaksla
Member. Das Veten-Schichtglied (p€hv) ist mit 450 m im Veten, 100 m im
Fingeren, 93 m im Ndlegga und mit 250 m in den Wanden des nordwestlichen
Borga-Plateaus aufgeschlossen. Von dem fast 360 m dicken Hogfonnaksla
Member (p€hh) sind nordwestlich des Raudbergdalen bis zu 150 m machtige
Schichtenfolgen im Pilarryggen, Domen, S6yla und Hogskavlpiggen anzutref-
fen. Die Hogfonna Formation besteht aus einer konglomeratischen und
Jasperfithrenden Abfolge von Quarziten und Arkosen sowie aus Tonsteinen und
Schiefern. Im oberen Teil haufen sich rote Schichten (red beds) und Tuffe.

Im Hangenden folgt eine vor allem durch ihre rote Farbe auffallende
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Schichtenfolge, die 1im zentralen und sidlichen Borgmassivet verbreitete
Raudberget Formation (p€r)(s. Abb. 12). Dabei handelt es sich um eine bis
zu 360 m machtige Abfolge von dunkelroten Quarziten, kieseligen Tonstei-
nen und Schiefern mit eingelagertem vulkanoklastischen Material (Tuffe)
und einigen Konglomeratlagen.

Mindestens 50 % der unvergletscherten Gesteinsoberflachen bestehen im
Borgmassivet aus den basischen Borgmassivet Intrusives (pEb). Von diesen
liegen haufig mehrere Lagergdnge iibereinander, die meist konkordant wvon
den Sedimentgesteinen umgeben sind. Einige Lagergédnge sind 1insenférmig
oder gestuft ausgebildet. Gelegentlich ist das gesamte Gesteinspacket von
den jiingeren Doleritgdngen (M) durchschlagen.

Die groBe Hirte des meist dickbankigen intrudierten Materials ist die Ur-
sache fir den dominierenden Oberflachenanteil der Intrusiva an den Fels-
und Schuttarealen. Dies gilt vor allem fiir die Plateauverebnungen, da die,
abgesehen von den Quarziten, deutlich weniger resistenten Gesteine der
AhTmannryggen Group fast ausschlieBlich in geschiitzten Positionen aufge-
schlossen sind. Der Formenschatz der Mesalandschaft wird auBerdem von der
Gesteinslagerung bestimmt; durch die Lagerung und Bankung der Intrusiva
entstehen Resistenzstufen auf den Plateaucberfldchen sowie gestufte Grate
und Wande.

Die tektonischen Aktivitaten setzten im Bereich des Jutul-Penck-Grabens
bereits wdhrend der Sedimentation der Ritscherflya Supergroup ein. Sie
waren mit Bruchspaltenbildung parallel zu dieser Grabenzone und mit
Magmatismus verbunden. HWeitere Bewegungen fanden an den Plattenrédndern
wihrend der Ross-Orogenese (vor allem wahrend des Ordoviziums) statt.
Diesen folgte eine lange Stabilitdtsphase, die zur Bildung der "Maya-
erosion surface" fithrte. AnschlieBend wurde die ortlich tillitfihrende,
permo-karbone Amelang Formation abgelagert, an deren Oberfléache im sid-
westlichen Kirwanveggen die Relikte der bis 1in die ausgehende Trias
gebildeten "Sub-Mawson surface" erhalten sind.

Im Jura begann das Auseinanderbrechen des Gondwanalandes zwischen der Ost-
antarktis und Sitdafrika, mit dem seit der ausgehenden Trias und im frithen
Jura eine Wiederbelebung der alten Bruchzonen verbunden war (HOFMANN &
WEBER 1983: 588;:; SPAETH & SCHULL 1987: 110). In den entstehenden Dehnungs-
strukturen (Kliften und Spalten) intrudierten Doleritginge und es kam zur
Extrusion der basaltischen Laven der Kirwanveggen Formation. Die Graben-
bildungsprozesse (rifting) dauern 1m Bereich des Jutul-Penck-Grabens
wahrscheinlich bis heute an, und sie sind wenigstens teilweise eine
Reaktion auf die groBe Eislast des Inlandeisschildes (s. GRIKUROV 1982:
Fig. 98.2; KADMINA et al. 1983: 502).

NEETHLING (1970, in WOLMARANS & KENT 1982: 86) geht von einer mesozoischen
oder kénozoischen Aktivierung vor allem derjenigen Strukturen aus, die
parallel zum Jutul-Penck-Graben verlaufen. Das westliche Dronning Maud
Land hatte Taut NEETHLING bereits vor dem Beginn der Vergletscherung ein
stark zerschnittenes Relief. Nach WOLMARANS (1982: 967) haben der Penck-
sbkket, der untere Jutulstraumen und der Schyttbreen sowie die grofen SHW-
NE-streichenden Téler des Borgmassivet (Viddalen, Frostlendet und Raud-
bergdalen) wahrscheinlich préaglaziale Vorformen tektonischen Ursprungs.
Fir die Ausgestaltung der heutigen Trogformen und die Zerlegung des
Bruchschollengebirges spielen nach WOLMARANS die fluviale und/oder die
glaziale Erosion die entscheidende Rolle (s. Abschn. 3.1).
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2.2.2 Klima und Verwitterung

Aufgrund der extremen Albedounterschiede zwischen den Schnee- und  Fels-
bzw. Schuttoberflichen sind die Wirkungen der Sonnenstrahlung auf den
Wiarmehaushalt der entsprechenden Oberflichen sehr verschieden. An der
Oberfliche der Glaziosphare erlauben die hohen Albedowerte des Schnees
(etwa 80 - 85 %) nur eine geringe Energiezufuhr durch die Kkurzwellige
Sonnenstrahlung. Da diese nicht die mit der Tlangwelligen Ausstrahlung
verbundenen Energieverluste der Schneeoberflichen ausgleichen kann, fihrt
der Wirmeverlust zu einer starken Abkilhlung der Inlandeisgebiete. Zur
Strahlungsbilanz und zum Wirmehaushalt im glazialen Klima (polares Eis-
k1ima) siehe LILJEQUIST (1957) und SCHWERDTFEGER (1984: 12-40).

Die wesentlich bessere kurzwellige Strahlungsbilanz der Fels- und Schutt-
areale erzeugt im Sommer eine bedeutende Erwdrmung der bestrahlten unver-
gletscherten Oberflichen. Dieser sog. Oaseneffekt ist der Grund dafiir, daB
eine Beschreibung des Klimas im Borgmassivet mit seinen isolierten Eis-
durchragungen nur in zwei GroBenordnungen moglich ist: der des Mesoklimas
(Regional- und Lokalklima) und der des Mikroklimas (K1ima an der Oberfli-
che der Fels- und Schuttareale).

Das Regionalklima im Bereich des Borgmassivet entspricht weitgehend dem
iiberregionalen glazialen Klima der sog. Subzone des Eisschildabhanges
(MARKOV et al. 1970: 333-339). Abgesehen von der negativen Strahlungsbi-
lanz der schneebedeckten Oberflichen, haben kontinentaler KaltluftabfluB
(katabatische Winde) vom Inlandeisplateau und relativ milde ozeanische
Luftmassen einen wesentlichen Anteil an der Gestaltung des Klimas 1in
dieser Subzone (s. auch HISDAL 1958).

Erst im lokalen MaBstab werden die modifizierenden Einflisse des Gebirgs-
reliefs auf die Klimaparameter grioBer (z.B. reliefbedingte Temperaturin-
versionen oder Luv- und Lee-Effekte bei der Niederschlagsverteilung). An
zuverldssigen Klimadaten liegen nur einige Jahresmitteltemperaturen und
jahrliche Akkumulationsraten vor, die sich auf die Oberflache der verglet-
scherten Areale beziehen. Bei allen weiteren in den folgenden Abschnitten
gemachten Angaben handelt es sich um Abschdtzungen, die sich auf Messungen
und Beobachtungen aus anderen Gebieten sowie auf eigene Aufzeichnungen
stiitzen. Wegen der groBen Bedeutung der direkten Sonnenstrahlung auf die
Oberflachentemperaturen der Fels- und Schuttareale wird im Abschn. 2.2.2.1
auch gesondert auf die Strahlungsverhdltnisse im Borgmassivet eingegangen.
Die damit verbundenen mikroklimatischen Besonderheiten sind eine wesent-
1iche Voraussetzung fiir die im Abschn. 2.2.2.3 beschriebenen arid-perigla-
zialen Verwitterungsprozesse und fiir die rezente Geomorphodynamik (s.
Abschn. 3.2}).

2.2.2.1 Temperatur- und Strahlungsverhdltnisse

Die Jahresmitteltemperaturen an der Schneeoberfliche (To) wurden im Borg-
massivet und dessen Umgebung von SCHYTT (1960: Table 9) anhand von Messun-
gen in Schneeschichten berechnet. Davon liegen folgende Schédchte im bzw.
in unmittelbarer Nihe des Kartiergebietes (s. Karte): Schneeschdchte von
1950/51 Nr. 18, 21, 22/35, 23, 32, 33, 34 und 36. Die ermittelten Einzel-
werte sind in Abb. 7 dargestellt; sie schwanken zwischen -25,4 C (Schacht
32 in 1750 m Hohe) und -30,5 bzw. -29,7 C am Raudbergpasset (Schachte 22
u. 35 in etwa 2050 m Uber dem Meeresspiegel).
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Mit Hilfe samtlicher im nordwestlichen Dronning Maud Land beobachteten
Temperaturwerte hat SCHYTT (1960: 176) fir die Hohenstufe zwischen 500 und
2000 m einen vertikalen Temperaturgradienten von 0,55°C/100 m berechnet,
der bis zu 300 km Entfernung von der Sche]fe1sfront Giltigkeit hat. Die
vertikale Verte11ung der Jahresmitteltemperaturen 138t sich fur diesen
Raum nach einer von SCHYTT aufgestellten Gleichung bestimmen: 17,5°
- 0,55 h (h = Hohe in 100 m). Danach Tliegen die Jahresm1tte?werte im
Borgmass1vet (bis 2000 m iber dem Meeresspiegel) zwischen -25,5 bis -26 °C
in 1500 m und -28,5 “C in 2000 m Hohe (s. Abb. 7).
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Abb. 7 Jahresm1tte1temperaturen an der Schneeoberfliche im Kartiergebiet
sowie nach der Gleichung T, = -17, 5° - 0,55 h (SCHYTT 1960: 176)
berechnete hohenabhiangige Verte11ung der Jahresmittelwerte

Die Streuung der Einzelwerte um die entsprechenden Mittelwerte ist wenig-
stens teilweise auf Reliefeinflisse zuriickzufithren. Héhere Temperaturen
sind im Lee der groBen Plateaus, z.B. an den Schachten 32, 33 und 23 zu
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beobachten, und dort wo ein guter KaltluftabfluB moglich ist. Deutlich ne-
gative Abweichungen kommen auBerhalb des Kartiergebietes in Muldenregionen
(wahrscheinlich durch winterliche Inversionslagen verursacht) vor. Als
besonders kalt erweist sich auch der Raudbergpasset (Schichte 22/35). Die
relativ hohe Temperatur (-29,2 °C) am Schneeschacht 34 (auf dem Jokul-
skarvet in etwa 2425 m Hohe) ze1gt daB der vertikale Temperaturgradient
nur zur Bestimmung der Jahresmitteltemperatur an der Oberflédche Eisstrom-
netzes benutzt werden kann.

Der Jahresgang der Monatsmitteltemperaturen im Borgmassivet 1ist nicht
bekannt; er kann aber unter der Annahme eines anndhernd parallelen
Jahresganges an einer mit dem Borgmassivet beziiglich der geographischen
Breite, der Hohe und der Entfernung zur Kiiste vergleichbaren Station, grob
abgeschatzt werden. Dazu eignet sich die japanische Station Mizuho (70 42/
S, 44 20’ E; 2230 m iiber dem Meeresniveau; ca. 250 km sidlich der Kiste
bzw. Schelfeisfront), wo die Jahresamplitude der Monatsmittel 23 C
betragt. Dort Tiegen die hdchsten Monatsmittel (im Dezember und Januar) um
bis zu 14,5 “C iber dem Jahresmittelwert von -32,3 "C, und die Monatsmit-
tel der ka]testen Monate (Juni bis August) 11egen im sog. kernlosen Winter
um bis zu 8,5 °C unter dem Jahresmittel (SCHWERDTFEGER 1984: 232).

Bei einer Ubernahme dieser Schwankungen um die Jahresmittelwerte ergeben
sich fir das Borgmassivet, unter Benutzung eines konstanten vertikalen
Temperaturgradienten von 0,55°C/100 m, etwa folgende Werte:
- Monatsm1tte1temperaturen der warmsten Monate:

ca. -11 °C in 1500 m, ca. -14 “C in 2000 m Uber dem Meeresspiegel;
- Monatsm1tte1temperaturen der kdltesten Monate:

ca. -34 °C in 1500 m, ca. -37 "C in 2000 m iber dem Meeresspiegel.

Die Abschdtzung fir die kdltesten Monate wird durch die Temperaturmessun-
gen einer Uberwinterungsgruppe der Transglobe Expedition 1980 am Nunatak
Ryvingen (ca. 30 km sidlich des Raudbergpasset; s. Abb. 2) (FIENNES 1983:
529) bestdtigt. Dort wurden in 1800 m Hohe liber tagliche Messungen um 12 h
GMT folgende Monatsmittelwerte berechnet: Februar -18,3; Marz -24,2; April
-29,8; Mai -31,8; Juni -36,3; Juli -34,6; August 33 7 September -33,7
und Oktober 27 8 °C. Der n1edr1gste E1nze1wert wurde im Juli 1980 m1t
-45,5 C reg1str1ert Im gleichen Monat wurde auch ein Maximum von nur
-16,6 C gemessen.

Auch die nicht unter Standardbedingungen registrierten Temperaturmessungen
wahrend des Gelandeaufenthaltes im Borgmassivet, vom 14.1. - 8.2.1985, la-
gen innerhalb des oben abgeschédtzten Rahmens fiir die warmsten Monate. Die
in einer strahlungsgeschitzten Vorrichtung in etwa 20 cm {ber der Schnee-
oberfldche ermittelten Tagesmittelwerte bewegten sich Mitte Januar am
Zeltcamp westlich des Pilarryggen (72 43’ S, 4 W; ca. 1860 m . M) ZWi-
schen -10 und -16 °C. Die absoluten Tagesmax1ma 1agen zwischen -6,5 und
-10,5 °C, die absoluten Tagesminima zwischen -12 und -22,5 "C.

Am Zeltcamp westTich von Borga (72°33,4’ S, 3742’ W; 1725 m é. M.) wurden
Ende Januar und Anfang Februar folgende Temperaturen gemesgen: Tagesmitte]
zwischen -11 und -19 'C; Tagegmaxima zwischen -8 und -16 C sowie Tages-
minima zwischen -12 und -23,5 C. Besonders deutlich war eine rasche Tem-
peraturabnahme mit dem Ende des Polartages Anfang Februar (s. Abb. 8).

Die Geldndebeobachtungen zeigen, daB im Borgmassivet oberhalb von 1500 m
iber den Schneeoberfldchen der vergletscherten Areale absolute Maximal-
werte der Lufttemperatur von etwa -5 C erreicht werden; ein Uberschrei-
ten des Gefrierpunktes kann hier also ausgeschlossen werden.
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Die Oberflachentemperaturen der Fels- und Schuttareale zeigen vor allem an
Tagen mit intensiver Einstrahlung einen ausgepridgten Tagesgang. Auf strah-
lungsbegiinst igten Hangen fiihrt dann die kurzwellige Sonnenstrahlung, ins-
besondere bei Windstille, zu einer erheblichen Aufheizung der unverglet-
scherten Areale gegenilber der umgebenden Lufttemperatur. Da mit diesen
Temperaturschwankungen Bodenfrostwechsel verbunden sein kénnen, kommt den
Tages- und Jahresgdngen der Sonnenstrahlung eine entscheidende Bedeutung
Zu.

Die zugestrahlte Sonnenenergie, die eine Fldche erwdarmt, wird von den
Elementen des solaren Klimas (Sonnenhéhe, Tagesldnge und Jahresgang), von
der Strahlungsintensitiat, von der Bew6lkung und von topographischen
Faktoren bestimmt. Die Erwdrmung ist auBer vom Strahlungsumsatz (Albedo
und Warmeleitfdhigkeit) an der bestrahlten Oberflache auch stark von der
Luftbewegung (turbulenter Wdrmeaustausch) abhingig.

Fir eine horizontale Fliche in etwa 72°30’ S (geographische Breite des
Borgmassivet) verdeutlicht ein Isoplethendiagramm der Sonnenhéhen (s. Abb.
8) die Sonnenhdhen (h) und -richtungen (Azimut) in Abhdngigkeit von der
Ortssonnenzeit (Stundenwinkel der Sonne) und vom Datum (Deklination der
Sonne). Desweiteren zeigt das Diagramm die theoretische Dauer des Polarta-
ges (10. November bis 31. Januar; 83 Tage) und der Polarnacht (11. Mai bis
2. August; 84 Tage). Am 21. Dezember erreicht die Sonne den hdchsten
Mittagsstand mit fast 41 , um Mitternacht steht sie dann noch fast 6 (ber
dem sidlichen Horizont.

Von der Sonnenhdhe ist die Wegldnge der Sonnenstrahlung durch die Atmo-
sphdre abhdngig. Die Masse der durchstrahlten Atmosphdre und deren Triibung
bestimmen die Intensitdt der Sonnenstrahlung am Grund der Atmospare.
Nicht zu vernachldssigen ist dabei auch die absolute Hohe, da mit
zunehmender Seehthe die Lufttribung rasch abnimmt. In der Atmosphire lber
der Antarktis wird, wegen relativ unbedeutender Wasserdampfmengen und
minimaler Staubanteile, die kurzwellige Strahlung bei wolkenlosem Himmel
und 30 Sonnenhdhe nur um etwa 12 % (auf dem zentralen Plateau) bis 20 %
(in Kistenndhe) durch Wasserdampfabsorption und Dunstextinktion geschwacht
(FEIGELSON 1984: 235). In welchem MaB die Strahlungsintensitit bei
niedrigeren Sonnenhdhen progressiv abnimmt, zeigt Fig. 15.2 in FEIGELSON
(1984: 236). Die direkte Sonnenstrahlung ist z.B. bei 5 Sonnenhohe auf
dem zentralen Plateau etwa 1/3 und an der Kiste etwa 40 - 45 % niedriger
als bei 30 Sonnenhthe. Diese von der Sonnenhthe abhingige Abschwichung
der Strahlung unterstreicht die Bedeutung der aus nérdlichen Richtungen
einfallenden Sonnenstrahlung auf die Erwdrmung der Oberflichen.

Wegen der abkilhlenden Wirkung der kalten Luft gehért auBerdem eine weit-
gehende Windstille zu den Voraussetzungen fir eine bedeutende Erwirmung
der bestrahlten Oberflichen. Mehr oder weniger wolkenloser Himmel bej
gleichzeitiger Windstille oder leichtem Wind, wurde wiahrend des Gelan-
deaufenthaltes im Borgmassivet an mindestens 30 - 40 % der Tage beobach-
tet. Im _Windschatten der nordexponierten Plateauflanken herrschte auch
dann Windstille, wenn KaltluftabfluBaus Sidost auftrat.

Oberflachentemperaturen der unvergletscherten Areale iiber dem Gefrierpunkt
konnten im Borgmassivet sogar bei vollstdndiger Schichtbewdlkung und Wind-
stille beobachtet werden. Bei diesen Wetterlagen (sog. White out) wird die
diffuse Himmelsstrahlung mehrfach zwischen den Schneeoberflichen in der
Umgebung der Fels- und Schuttareale und der Wolkenunterseite reflektiert.
Die dabei auf die unvergletscherten Oberflichen auftreffende kurzwellige
Strahlung wird gréBtenteils absorbiert und fihrt zur Erwdrmung. Wie



43

Messungen von YAMANOUCHI et al. (1982) an der Station Mizuho gezeigt
haben, wird die Globalstrahlung wegen der Mehrfachreflexion bei bedecktem
Himmel nur um 20 - 30 % verringert. White out-Wetterlagen herrschten
wihrend des Gelandeaufenthaltes im Borgmassivet an etwa 15 % der Tage.
Wegen der starken Streuung der Strahlung haben dann samtliche Oberflachen
einen nahezu gleichen StrahlungsgenuB.
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Im Gebirgsrelief ist die Bestrahlung der geneigten Oberflichen an Strah-
lungstagen sehr stark von den topographischen Faktoren Hangrichtung und
Hangneigung abhdngig. Diese bestimmen zusammen mit der jeweiligen Sonnen-
héhe und -richtung den Einfallswinkel der Strahlung. Desweiteren steuert
das Steilrelief durch Eigenabschattung und Horizontlberhéhung
(Unterbrechung des Tagbogens der Sonne) die potentielle Besonnungsdauer
und damit die zugestrahlte Energiemenge.

Wie die Abb. 8 verdeutlicht, ist die Bestrahlung der in nérdliche Richtun-
gen exponierten Hinge, bei gleichzeitig hoher Strahlungsintensitat, un-
gleich besser als die der siidexponierten Hinge. Die Unterschiede sind so
groB, daB auf steilen siidexponierten Oberflichen der Gefrierpunkt offen-
sichtlich nicht Uberschritten wird, was erhebliche Konsequenzen fir die
Verwitterungs- und Abtragungsprozesse hat. Eine mangelhafte Erwdrmung der
siidexponierten Plateau- und Nunatakkerflanken kommt in dem weitgehenden
Fehlen von Verwitterungsschutt auf diesen Arealen und dem Vorherrschen
steiler Reliefformen zum Ausdruck.

Auf den strahlungsbegiinstigten Hiangen kénnen bei intensiver Besonnung
Oberfléachentemperaturen bis weit iiber den Gefrierpunkt erreicht werden (s.
Abschn. 2.2.2.3). Durch Nachlassen der Einstrahlung oder bei Beschattung
fihrt die damit verbundene Ausstrahlung schnell wieder zur Abkithlung unter
den Gefrierpunkt.

Wie oben erwdhnt, sind die Voraussetzungen fiir eine intensive Erwdrmung
der unvergletscherten Oberflachen durch direkte Sonnenstrahlung im Borg-
massivet an etwa 30 - 40 % der Sommertage gegeben. Fiir das nordliche Wohl-
thatmassiv, im 6stlichen Neuschwabenland, gehen BARDIN & KONOPLEVA (1975:
132) von 30 - 40 windstillen sonnigen Tagen im Jahr aus, an denen Schnee
auf bestrahlten Oberflachen geschmolzen werden kann. Unter Einbeziehung
der Tage mit intensiver diffuser Himmelsstrahlung (ca. 15 % der Sommer-
tage) sind im Borgmassivet, zumindest auf den mehr oder weniger nordexpo-
nierten Hangen wahrend der strahlungsintensiven Jahreszeit (November bis
Februar), etwa an jedem zweiten Tag bedeutende téigliche Temperaturamplitu-
den mit Bodenfrostwechseln zu erwarten. Demnach liegen dort die thermi-
schen Voraussetzungen fiir morphodynamische Aktivitat an ca. 50 - 60 Ta-
gen im Jahr vor.

Die besten Bedingungen fir Verwitterungs- und Abtragungsprozesse (s.
Abschn. 2.2.2.3) herrschen offensichtlich im November; dann ist die tat-
sdchliche Sonnenscheindauer am groften (LILJEQUIST 1957: 39-42), und es
steht noch eine diinne Schneeauflage (des vergangenen Winters) zur Verfi-
gung, die geschmolzen werden kann.

2.2.2.2 MWind und Niederschlagsverteilung,
Akkumulation und Ablation

Die Bezeichnungen Schnee, Firn und Eis (Gletschereis) werden in der Trok-
kenschneezone (s. Abschn. 2.1.4) fiir gefrorenen Niederschlag mit bestimm-
ten Materialdichten benutzt (BENSON 1961: 31; BENTLEY et al. 1954§ Fig.
5). Der Grenzwert zwischen Firn und Gletschereis liegt bei 0,83 g/cm”. Die
Firn-Eis-Grenze wird in den antarktischen Akkumulationsgebieten erst in
Tiefen von mehreren Dekametern erreicht; z.B im Byrd-Eisbohrkern in 60 -
70 m (BENTLEY et al. 1964: Fig. 6).

In den Akkumulationsgebieten des Borgmassivet wurden von SCHYTT (1958:
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104-105, Table 2 u. 3) in Oberfldchennidhe Schneedichten um 0,4 g/cm3 ge-
messen, wahrend SCHYTT (1961: 189) die 0b§rf1échend1chte von schneefreien
Kuppen aus "dense firn" auf etwa 0,65 g/cm” geschdtzt hat. Wie Beobachtun-
gen aus der antarktischen Trockenschneezone zeigen, werden in den Akkumu;
lationsgebieten Dichtewerte der Oberflédchenschichten bis zu 0,53 g/cm3
(BENTLEY et al. 1964: 4) angetroffen. Diese hohen Materialdichten entste-
hen durch Windtrieb und -pressung (dadurch wird Packschnee und Windharsch
gebildet) sowie durch strahlungsbedingte Harschbildung (Schmelzharsch; s.
auch MARKOV et al. 1970: 338; ALLISON et_al. 1985). Da auch durch Setzung
keine hoheren Dichtewerte als 0,55 g/cm3 méglich sind - dann st die
dichteste Anordnung von feinkdrnigem Schnee erreicht (kritische Dichte),
und die weitere Verdichtung kann nur durch verschiedene mit Druck verbun-
dene Metamorphosemechanismen (sog. Sinterung) erfolgen - muB es sich bei
Gletscheroberflachen mit groBeren Materialdichten um Ablationsgebiete han-
deln. Im Borgmassivet wird das Material der Gletscherbereiche das Dichte-
werte zwischen etwa 0,55 und 0,83 g/cm” aufweist als Firn (Polarfirn, dry
firn) bezeichnet. Die Grenze zwischen den aus Schnee bestehenden Akkumula-
tionsgebieten und den Firn- bzw. (Blau-)Eisbereichen der Ablationsgebiete
markiert die Gleichgewichtslinie.

Uber dem Ritscherhochland entspricht der mittlere jihrliche Schneenieder-
schlag nach Schneeschachtuntersuchungen (SCHYTT 1958: 103) etwa 25 cm Was-
seraquivalent (Mittelwert der Jahre 1949 und 1950). Da dieser Niederschlag
in der Trockenschneezone aus feinkdrnigen Schneekristallen besteht, wird
der Schnee bei stirmischem Wetter im Zusammenwirken mit dem Relief schon
wahrend des Niederschlagsereignisses sehr unregelmaBig verteilt. Auch der
bereits gefallene trockene Lockerschnee wird durch den Wind Teicht wieder
aufgenommen und an anderer Stelle als Triebschnee ({snow drift) akkumu-
liert. Hiaufige Schneeumlagerung bzw. -verwehung, in Verbindung mit bestim-
mten Windrichtungen, fithrt im Borgmassivet durch Luv- und Leewirkungen zu
einer sehr ungleichmaBigen Schneeakkumulation (s. Abb. 3 u. 4).

Schneeverwehung (drift) beginnt auf Lockerschneeoberfldchen etwa bei
Windgeschwindigkeiten iber 4 m/sec (UNESCO/IASH/WMO 1970). Windstdrken von
> 4 m/sec wurden an der Station Grunehogna im Januar/Februar 1985 wahrend
50 - 60 % der Beobachtungszeit (Mittel uber finf Minuten) registriert. Im
Borgmassivet wurden wihrend eines zweitdagigen Schneesturms im Windschatten
westlich von Borga iiber Tangere Zeit Windstarken um 20 m/sec erreicht; in
Boen auch weit Uber 25 m/sec. Zu den meisten Niederschlagen kommt es in
Verbindung mit Ost- bis Nordostwinden. Diese treten wdhrend des Vorbeizu-
ges von krdftigen Tiefdruckgebieten im Norden auf, deren ozeanische
Luftmassen im Sommer am weitesten nach Siiden reichen.

Haufiger als Ost- bis Nordoststromung wurde KaltluftabfluB vom Inlandeis-
plateau beobachtet. Diese schweren katabatischen Winde aus siiddstlichen
bis sddlichen Richtungen strdmen aber nur in Oberfldachenndhe (GroBen-
ordnung 100 m) und werden deshalb mehr oder weniger stark vom Relief
gesteuert. Sie sind abgesehen von gelegentlicher Schneedrift nicht mit
Niederschlag verbunden. Ihre relative Luftfeuchtigkeit kann sehr niedrig
sein, was zur Verdunstung fihrt.

Die groBe Bedeutung, die die Schneeumlagerung fir die Schneeakkumulation
im Borgmassivet hat, wird durch die teilweise kilometerlangen Triebschnee-
fahnen im Lee oder an den Flanken von Stromungshindernissen angezeigt. Aus
der Richtung dieser, in den Luftbildern deutlich sichtbaren Schneeanhdu-
fungen ist zu erkennen, daB vor allem die mit Niederschlag verbundenen
Ost- bis Nordostwinde den weitaus groBten EinfluB auf die Schneeakkumula-
tion haben. Dies bestatigen auch die von SCHYTT (1958) in den Schneescha-
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chten ermittelten Akkumulationsraten und die Beobachtungen an Gletscher-
pegeln von SWITHINBANK (1959b).

Uber dem Mittelwert von 25 cm Wasserdquivalent pro Jahr liegen die Akkumu-
lationsraten in mehr oder weniger windgeschitzten Mulden, in der FuBzone
von ostexponierten Plateauflanken und im Lee relativ niedriger Stroémungs-
hindernisse. Verbreitet werden Wichten angetroffen, die sich im Lee wvon
Plateaurdndern und hinter Graten und Stufen bilden. Bereiche mit geringe-
ren Akkumulationsraten sind die Oberflachen von windexponierten Plateau-
gletschern (z.B. Schacht 34), freigewehte Ricken sowie die Gebiete im Lee
der groBen und hohen Plateaus.

Im einzelnen wurden im oder in unmittelbarer Nihe des Kartiergebietes von
SCHYTT (1958: Table 1) folgende jahrliche Akkumulationsraten in cm Wasser
berechnet (wo nicht anders angegeben Mittelwert von 1949 wund 1950; zur
Lage der Schichte s. Karte):

Schneeschacht 37: 44 cm (1951)

36: 37 cm
22/35: 36 cm
21: 25 ¢cm
18: 23 c¢cm

33: 21 cm (1950)
16 cm (1951)

32: 19 cm
23: 17 cm
34: 18 ¢cm

Auch die Verbreitung der Ablationsgebiete ist das Ergebnis des Zusammen-
wirkens von Wind und Relief. Aus Firn oder Gletschereis bestehende
Gletscherbereiche entstehen dort, wo der durch dolische Prozesse verur-
sachte Massenverlust an der Oberfldche (s. Abschn. 3.3.2 u. 3.3.3) durch
seitlichen ZufluB ausgeglichen werden kann. Am FuB des Charlesbreen, im
Lee von Borga, durchgefiihrte Messungen an Gletscherpegeln haben fur die
Zeit vom 5. Februar bis zum 9. November 1951 Ablationsbetrdge bis zu 8 cm
gezeigt (SWITHINBANK 1959b: Table 2). Auf dem Blaueisfeld Blaisen konnte
1966 iber Nachmessungen an einem bereits 1951 gesetzten Pegel (Stake 5)
eine jdhrliche Ablationsrate von 2,6 cm Wasserdquivalent festgestellt wer-
den (KAVANAGH 1967; BRUNK & STAIGER 1986: 31).

Besonders groB sind die Wirkungen des Windes auch auf die wunvergletscher-
ten Areale. Dort bestimmt der Wind zusammen mit dem Relief nicht nur die
Lage und Ausdehnung der Fels- und Schuttareale, er hat auch groBen EinfluB
auf die Formungsprozesse dieser Oberfldachen. Uber gelegentliche Trieb-
schneeakkumulation sorgt der Wind fiir eine Feuchtigkeitszufuhr, neben
einer ausreichenden Erwdrmung eine der wichtigsten Voraussetzungen fiir
aktive Morphodynamik (s. Abschn. 2.2.2.3). Desweiteren ist er Ursache fir
den &olischen Formenschatz sowie teilweise auch fir die Beschaffenheit der
unvergletscherten Areale und der Gletscheroberflachen (s. Abschn. 3.2.2,
3.3.2 u. 3.3.3). :

2.2.2.3 Mikroklima und arid-periglaziale Verwitterung

Bedingt durch die im Borgmassivet stdndig unter dem Gefrierpunkt 1iegenden
Lufttemperaturen (s. Abschn. 2.2.2.1) sind die meisten auf den Fels- und
Schuttoberfldchen zu beobachtenden Verwitterungs- und Formungsmechanismen
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das Ergebnis mikrok]limatischer ProzeBablaufe. In der Vergangenheit sind
die dabei wirksamen mikroklimatischen Parameter bei periglazialmorpholo-
gischen Studien nur selten genauer untersucht worden.

Eine der wichtigsten dlteren Arbeiten, die auf die groBen Unterschiede
zwischen Makro- und Mikroklima in der Antarktis aufmerksam machte, wurde
von MACNAMARA (1973) vorgelegt; in dieser Arbeit wird jedoch nur auf die
Verhdltnisse in einer maritimen Kiistenoase der Ostantarktis eingegangen.
An neueren Studien aus den kontinentalen Teilen sind vor allem die
detaillierten Untersuchungen zu den mikroklimatischen Milieubedingungen
fir die physikalische und die chemische Verwitterung in den Dry Valleys
von MIOTKE (1979) und MIOTKE & HODENBURG (1980) hervorzuheben. Mikroklima-
tische Unterschiede bei der Verwitterung von Felsburgen hat unter anderem
DERBYSHIRE (1972) beschrieben. Eine zusammenfassende Darstellung zur
Bodenbildung und Verwitterung in der Antarktis erfolgte durch CAMPBELL
& CLARIDGE (1987). Fiir das hocharktische und das hochalpine Periglazial
haben unter anderem EICHLER (1981) bzw. FISCHER (1984) auf die groBen ver-
witterungsrelevanten Unterschiede zwischen Luft- und Bodenklima hingewie-
sen.

Neben den notwendigen thermischen Voraussetzungen ist im periglazialen
Milieu vor allem das Vorhandensein von Wasser einer der wichtigsten
Faktoren fir die frostklimatisch gesteuerte kryogene Morphodynamik. Bei
fehlender Feuchtigkeit kann es nicht zu der 1im Periglazialraum als
vorherrschend angesehenen Frostverwitterung kommen. Unter ariden Verhdlt-
nissen entstehen auch in den Polargebieten echte aride Verwitterungsfor-
men, wie dies unter anderem die Beobachtungen von FRISTRUP (1953) in N-
Gronland und von MECKELEIN (1965, 1974) in Spitzbergen und Axel Heiberg
Island (Kanadische Arktis) gezeigt haben. Da auch im Borgmassivet flissi-
ges Wasser nur selten oder iiberhaupt nicht vorhanden ist, werden die
dortigen Verwitterungsprozesse stark von Prozessen der ariden Morphodyna-
mik geprdgt. In den Bereichen mit Steilrelief werden die Verwitterungs-
und Abtragungsmechanismen auBerdem noch von der gravitativ bedingten Hoch-
gebirgsdynamik beeinfluBt. Zur rezenten Geomorphodynamik der geomorpholo-
gischen Prozefbereiche siehe Abschn. 3.2.

Die Ahnlichkeit einiger durch die kryogene und die aride Morphodynamik
entstehenden Formen (sog. Konvergenzformen) kann die Zuordnung zu dem
wirksamen Bildungsmechanismus erschweren oder auch unméglich machen. Siehe
hierzu die Arbeiten von MECKELEIN (1965, 1974, 1980), KAISER (1970, 1972),
MENSCHING (1977, 1983), MABBUTT (1979), MIOTKE (1980) und CLARIDGE & CAMP-
BELL (1982).

Die unvergletscherten Areale des Borgmassivet werden trotz der relativ
schwachen kryogenen Aktivititen und des teilweise wiistenhaften Charakters
als Periglazialgebiete angesprochen. TEDROW (1977) bezeichnet z.B. die
antarktischen Bdden als "cold desert soils". Entscheidendes Kriterium fiir
Ansprache als Periglazialgebiet ist das Auftreten von Permafrost (BARSCH
1986). Das Periglazialmilieu der Fels- und Schuttareale des Borgmassivet
wird am besten durch die Bezeichnung arides hochpolares Periglazial cha-
rakterisiert.

Die Voraussetzungen fiir wesentliche arid-periglaziale Verwitterungspro-
zesse, namlich eine bedeutende Erwdrmung bei gleichzeitig verfiigbarer
Feuchtigkeit, 1liegen 1im Borgmassivet dann vor, wenn auf bestrahlten
Oberfldchen bei Uberschreitung des Gefrierpunktes Bodeneis, diinne (Trieb-)
Schneeauflagen oder die Rinder von Schneeflecken geschmolzen werden.
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An Strahlungstagen konnten im Januar/Februar 1985 bei Lufttemperaturen um
-10 C Oberflachentemperaturen nordexponierter Felsareale bis iber +20 C
gemessen werden. An solchen Tagen ist auch feuchter und relativ feiner
Hangschutt bis in etwa 15 cm Tiefe aufgetaut; im groberen und trockneren
Schutt wird Bodeneis ohnehin erst in grdBeren Tiefen angetroffen. Auf dem
Nordhang des 6stlichen Raudberget (s. Abb. 11 u. 12) wurden, am 5. Februar
1985 gegen 13 Uhr auf dem etwa 35 geneigten G]atthang, d.h. bei einem
Einfallswinkel der SonnenstrahJung von ca. 68°, in knapp 2200 m Hohe bei
einer Lufttemperatur von -14 € in einem feuchten Feinerdekern des 10 -
15 cm tief aufgetauten Hangschuttes, +9,5 'C in 3 cmund +4 "C in 8 cm
Tiefe gemessen.

Mit dem Schwinden oder der Abschwdchung der Sonnenstrahlung setzt durch
Energieabgabe eine Abkiihlung ein, die bei langerer Beschattung bis auf das
niedrige Niveau der nach auBen dringenden Innentemperatur der Felswinde
bzw. der schuttbedeckten Areale (sog. Bergkdlte) zuriickgeht. An Strah-
Tungstagen ist dadurch auf nérdlich expgnierten Hangen mit Tagesgdngen
der Oberfliachentemperaturen von 30 - 40 C zu rechnen. Kleinere Amplituden
konnen durch vorilbergehende Beschattung (Bewdlkung oder reliefbedingte
Abschattung) auch mehrmals tdglich auftreten.

Die wahrend der strahlungsintensiven Jahreszeit auftretenden groBen tig-
lichen Temperaturamplituden fihren auf den Felswdnden zu Spannungen in der
duBeren Gesteinszone, die bei hdufiger Expansion und Kontraktion der Mine-
ralkomponenten empfindliches Gestein zerritten kann. Dieser, vor allem im
ariden Milieu typischen physikalischen oder mechanischen Verwitterungsart
der Insolationsverwitterung oder (unmittelbaren) Temperaturverw1tterung,
schreibt EICHLER (1981) bereits bei Tagesamp11tuden um 20 C einen groBen
Anteil an der physikalischen Verwitterung in der Hocharktis (Ellesmere
IsTand) zu. Dabei sollen feuchte Bedingungen von Vorteil sein.

Auch die groBen Schwankungen der Lufttemperatur in den Wintermonaten (bis
zu etwa 30 C) sowie zwischep Sommer und Winter (mit Extremtemperaturen
von etwa -5 “C bis unter -45 °C; s. Abschn. 2.2.2. 1) verursachen Kontrak-
tionsspannungen im Mikrobereich. Auf diese winterlichen Kontraktionsbewe-
gungen fihrte erstmals MIOTKE (1979: 125) polygondhnliche Risse in
Gesteinen in der Antarktis zurick. Sie.wurden von MIOTKE & HODENBERG
(1980: 53-56) als "zentrale Gesteinspolygone" (inner rock polygons)
bezeichnet. MIOTKE miBt dieser Art der Gesteinsverwitterung in den Dry
Valleys eine grdBere Bedeutung bei, als der durch die sommerlichen
Temperaturwechsel ausgeldsten Insolationsverwitterung. Auch die an den
Gesteinsoberflachen auftretende Abschuppung (Exfoliation) und Vergrusung
fihrt MIOTKE zu einem erheblichen Teil auf die winterlichen Kontraktions-
spannungen zuriick. Die durch die beiden Arten der Temperaturverwitterung
(Insolationsverwitterung und winterliche Kontraktion) geschaffenen
Gesteinsrisse bilden die Ansatzpunkte fir zahlreiche weitere Verwit-
terungsprozesse (s. auch BARDIN & KONOPLEVA 1975).

Die Frostverwitterung ist an die wadhrend der wiarmsten Monate auftretenden
Bodenfrostwechsel gebunden. Wegen der nur ortlich ausreichenden Befeuch-
tung des Gesteins oder des Schuttes sind die kryogenen (bzw. cryogen) Pro-
zesse der Frostsprengung bzw. Kryoklastik in den meisten Bereichen stark
eingeschrdankt. In gut mit Feuchtigkeit versorgtem Schutt, dies ist z.B. in
flachen Depressionen mit haufiger Triebschneeanwehung oder in supraglazia-
len Moranen der Fall, kdonnen die Schuttstiicke durch Frostverwitterung bis
zur KorngrdoBe Schluff zerkleinert werden (s. BARDIN & SUDAKOVA 1975: 144);
CAMPBELL & CLARIDGE (1987: 117-118) berichten auch von kryogen gebildeten
héheren Tonanteilen im Regolith.
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Wie die fast ilberall auftretenden Ausblihungen (Effloreszenzen) im Borg-
massivet zeigen, ist offensichtlich auch die Salzverwitterung von gréBerer
Bedeutung bei der Gesteinsaufbereitung. Am hdufigsten wurden feine Uber-
ziige und Krusten auf Gesteinsoberfldchen und in Gesteinsrissen aus Calcit
nachgewiesen. Nach MARKOV et al. (1970: 274) handelt es sich bei den weis-
sen Ausblihungen in den Gebirgen Neuschwabenlands, die vor allem aus Gips
und Calcit bestehen, um Produkte der kontinentalen ariden Verwitterung (s.
u.; zur Bildung der Salzkrusten siehe auch CAMPBELL & CLARIDGE 1987: 137-
139).

Fiir die Beweglichkeit und die Volumendnderung der Salze ist ebenfalls das
Vorhandensein von geniigend Feuchtigkeit eine Voraussetzung. Erst geldste
Salze konnen bei der Auskristallisation 1infolge von Verdunstung, durch
wachsende Salzkristalle, Druck erzeugen. Daneben fihrt auch die Wasseran-
lagerung an die Salzkristalle (Hydratation) zur Volumenzunahme, und die
Dehydratation verursacht Schrumpfung. AuBer Feuchtigkeit sind fir die
Wirksamkeit der Salzsprengung, ebenso wie bei der Frostsprengung, die
petrographischen £Eigenschaften sowie das Vorhandensein von Rissen und
Kliften von groBer Bedeutung. Im Borgmassivet bieten vor allem die aus
tonig-schluffigen Sedimentgesteinen bestehenden Bereiche gute Angriffs-
flachen fir die Verwitterung.

In den extrem ariden Dry Valleys sehen MIOTKE & HODENBERG (1980: 53-56)
unter den erwdhnten Verwitterungsprozessen, in der Salzsprengung, in
Verbindung mit den durch die winterliche Kontraktion entstandenen Rissen,
den wichtigsten ProzeB der Gesteinsaufbereitung. Auch fiir zahlreiche wei-
tere Autoren ist die Salzverwitterung der dominierende VerwitterungsprozeB
in den Dry Valleys (COTTON & WILSON 1971; SELBY 1971, 1972, 1974, 1977;
SHAW & HEALY 1977). In Publikationen ber die ariden Gebirgsoasen des
Dronning Maud Landes und des zentralen Transantarktischen Gebirges wird
der Forstverwitterung ein groBerer, teilweise auch ein dominierender An-
teil an der Gesteinsaufbereitung zugeschrieben (AUTENBOER 1964; SOUCHEZ
1967b, c; WORSFOLD 1967; SEKYRA 1972; BARDIN & KONOPLEVA 1975; LAPRADE
1984). Auch im Borgmassivet treten die oben erwiahnten Verwitterungsprozes-
se auf, welchen Anteil die einzelnen Prozesse aber haben, hdngt von den
6rtlichen Bestrahlungs- und Feuchtigkeitsverhaltnissen ab.

Als Agens der mechanischen Verwitterung ist unter den wiistenartigen Bedin-
gungen in den antarktischen Oasen auch die korrasive Wirkung des Windes
von Bedeutung. Da die Erosionswaffen des Windes nicht nur aus ausgeblase-
nen Gesteinspartikeln der Schuttareale bestehen, sondern auch aus verweh-
ten Schneekristallen, handelt es sich bei der Winderosion um Prozesse der
niveo-aolischen Korrasion. Schneekristalle mit bedeutender Hirte kdnnen
vor allem bei den tiefen Temperaturen im Winter entstehen; siehe DIETRICH
(1977a, b) und zur dolischen "Verwitterung" und Formung in der Antarktis
SIMONOV (1967), CALKIN & NICHOLS (1972), SEKYRA (1972), MIOTKE (1979,
1985) und WHITNEY & SPLETTSTOESSER (1982). Im Borgmassivet spielt die ni-
veo-aolische Korrasion wegen der geringen Ausdehnung der unvergletscherten
Oberfldachen nur eine untergeordnete Rolle; ein Steinpflaster mit schwach
entwickelten Windkantern wurde nur auf dem Borga-Plateau angetroffen.

Neben der im Borgmassivet bei weitem vorherrschenden physikalischen Ver-
witterung fehlt es nicht an eindeutigen Anzeichen fir chemische Verwit-
terung. Da auch fir die chemische Verwitterung Temperaturen um oder (ber
dem Gefrierpunkt und das Vorhandensein von Wasser notwendige Vorausset-
zungen sind, laufen die entsprechenden Prozesse sehr langsam ab, und die
dadurch verursachten chemischen Umwandlungen werden nur in sehr altem
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Detritus oder oder auf sehr lange der Verwitterung ausgesetzten Gesteins-
oberflachen sichtbar.

Zeugen fir die chemische Verwitterung wurden auf dem Borga-Plateau (siid-
dstlich des Spiret) in 2550 m Hohe beobachtet. Das hier weitgehend ebene
Hohenplateau besteht aus einem Schuttfeld mit einem Steinpflaster aus
meist kantengerundeten, dunkel verfarbten und teilweise narbigen Steinen
iiber sortiertem autochtonem Doleritschutt (s. Abb. 13). Der in feinerdebe-
reichen grusig-schluffige und mit Salzausblihungen durchsetzte Detritus
jst 6rtlich gelblich-braun, was auf Oxidationsprozesse hinweist. CAMPBELL
& CLARIDGE (1987: 130-139) haben in entsprechendem Schuttmaterial neben
Eisenoxiden auch durch chemische Verwitterung gebildete Salze und Tonmine-
rale nachgewiesen.

Sehr komplex sind die Prozesse der sog. ariden Verwitterung, die an den
Oberflachen groRerer Einzelblocke und kleiner Felsburgen auf dem Borga-
Plateau auftreten (s. Abb. 9). Die dazu gehdrenden rotlich-braunen Verfér-
bungen und die Verhdrtungen der Gesteinsoberfldachen werden als Krustenbil-
dungen (staining nach CAMPBELL & CLARIDGE 1987: 124-127) bezeichnet. Die
Krusten oder Wistenrinden, die vor allem aus Eisenoxiden und Siliziumdio-
xid bestehen, entstehen wahrscheinlich durch die Abscheidung mineralhalti-
ger Lésungen an der Verdunstungsfront (Gesteinsoberflache). Ortlich wird
die Kruste durch Abblatterung wieder vom Gestein entfernt.

Abb. 9 Doleritblocke mit ariden Verwitterungsformen auf der Gipfelver-
ebnung des Borga-Plateaus SE des Spiret. Mit Krusten iberzogene
Formen der Narben-/Lochverwitterung. (22. Januar 1985).
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Die horizontalen und dadurch besser befeuchteten Oberfliachen einiger Fels-
burgen sind zernarbt oder lochrig. Dabei handelt es sich um Formen der
Narben-/Lochverwitterung (pitting, honeycomb weathering). Nach CAMPBELL &
CLARIDGE (1987: 127-129) sind selektive chemische Verwitterungsprozesse,
die Salzverwitterung sowie die korradierende und ausblasende Wirkung des
Windes an dem von der Gesteinsstruktur beeinfuBten "pitting" beteiligt.
Die Locher haben auf grobkérnigem Dolerit Tiefen und Durchmesser von
mehreren Zentimetern, teilweise sind sie auch miteinander verbunden.

An der Reliefierung der Gesteinsoberflachen sind desweiteren Hydrolysepro-
zesse beteiligt, worauf Kannelierungen (Karren bzw. Pseudokarren; solution
grooves) einiger Oberflachen hinweisen (CAMPBELL & CLARIDGE 1987: 105-
106).

Unter den kalt-ariden Bedingungen in der kontinentalen Antarktis dauert
vor allem die Entwicklung der durch chemische Verwitterungsprozesse ent-
standenen Formen extrem lang, d.h. der Verwitterungsgrad der Fels- und
Schuttareale wird vor allem vom Faktor Zeit bestimmt. Nach CAMPBELL &
CLARIDGE (1987: 129) sollen z.B. die Formen des "staining" und "pitting"
eine Bildungszeit von etwa 1 Million Jahre oder mehr bentdtigen. Diese
beiden Autoren haben auch eine 6-stufige Klassifikation der Verwit-
terungsstadien aufgestellt, die einen Zeitraum von < 50 000 Jahren (Sta-
dium 1) bis > 6 Millionen Jahre (Stadien 5 u. 6) umfaBt.

Die Gliederung von CAMPBELL & CLARIDGE (1987: 275-309) ist das jiingste
Beispiel fiir zahlreiche Versuche, die zur relativen Alterseinstufung von
nicht bzw. nicht mehr vergletscherten Oberflachen unternommen wurden, um
den Rickzug der Gletscher von den entsprechenden Flachen zeitlich einord-
nen zu kénnen. Gliederungskriterien bildeten dabei solche Merkmale, die
die Intensitit der Verwitterung und der Bodenbildung anzeigen (CALKIN &
CAILLEUX 1962; BARDIN 1972, 1982; BARDIN & KONOPLEVA 1975; STUIVER et al.
1981; CLARIDGE & CAMPBELL 1982; UGOLINI & JACKSON 1982; BOCKHEIM 1983;
MAYEWSKI & GOLDTHWAIT 1985).

Die vor allem in Gebieten mit ausgedehnteren Fels- und Schuttarealen beo-
bachteten Verwitterungsmerkmale sind nur bedingt auf das starker verglet-
scherte Borgmassivet iibertragbar. Dennoch ist aufgrund des Verwitterungs-
grades der Schutt- und Gesteinsoberflichen auf dem heute etwa 700 m und
mehr uber dem Vergletscherungsniveau 1liegenden Borga-Plateau davon auszu-
gehen, daB dieser Teil des Borgmassivet schon sehr lange (wahrscheinlich
> 1 Ma) der Verwitterung ausgesetzt ist (s. auch Abschn. 3.1).

2.2.3 Rezente Gletscherdynamik und thermische Verhiltnisse am Untergrund
der Glaziosphare

Die Dynamik der kalten Inlandeismassen im westlichen Neuschwabenland wird
von zwei Arten der Gletscherbewegung bestimmt; dem sog. sheet flow der
mehr oder weniger konvex gewdlbten Eisschildareale und dem sog. stream
flow der groBen Eisstrome mit ihrem vorwiegend gestreckten bis konkav
gekrimmten Oberflichenprofil. Diese unterschiedliche Gletscherdynamik ist
vor allem Ausdruck bestimmter thermischer Verhaltnisse am Untergrund der
Glaziosphiare, mit entsprechenden Auswirkungen auf die glazialen Erosions-
prozesse (s. Abschn. 3.1).

Die basale Eistemperatur kalter Eismassen ist von zahlreichen glaziologi-
schen und topographischen Variablen abhangig, die in sehr komplexer
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Weise zusammenwirken (BUDD et al. 1970; SUGDEN & JOHN 1976: 19-31, 42-55;
SUGDEN 1977, 1978; HUGHES 1981; HERTERICH 1988). Da die plastische Verfor-
mung des Eises auBer von der Eistemperatur vor allem von dem Gewicht (Eis-
dicke, Dichte und Schwerkraft) und der Oberflachenneigung der Eismasse ab-
hdngig ist, befindet sich die Zone mit der hdochsten Eismobilitat im basa-
len Eis der subglazialen Depressionen, Fjorde und Troge. Bei ausreichender
Eisdicke kann dort der Druckschmelzpunkt erreicht werden. In Gletscher-
arealen, in denen sich der EisfluB konzentriert, hat vor allem die durch
die Scherdeformation entstehende Reibungswirme einen groBen Anteil an der
Erwdrmung des basalen Eises. Wo der Druckschmelzpunkt erreicht wird, er-
folgt die Bewegung der Gletscher durch basales Gleiten, was an der Ober-
flache der Glaziosphédre durch stream flow zum Ausdruck kommt. In Bereichen
mit am Untergrund angefrorenem Eis ist die Bewegung der kalten Eismasse
nur durch interne Deformation bzw. sheet flow moglich. Wahrend in den Zo-
nen mit basal temperiertem Eis bedeutende Erosionsleistungen méglich sind,
ist am Untergrund von angefrorenen Gletschern glaziale Erosion weitgehend
auszuschlieBen (BOULTON 1972, 1974, 1979).

Die mit der Mobilitatszunahme bei stream flow verbundenen Auswirkungen auf
den Oberflachenformenschatz antarktischer Eisschildbereiche, hat McINTYRE
(1985) beschrieben. Die charakteristischen Erscheinungen, welche die
Bereiche mit stream flow bzw. sheet flow kennzeichnen, sind auch in
Satellitenbildern sichtbar. Nach McINTYRE beginnt der stream flow in der
Wurzelzone der groBen Eisstrome (und AuslaBgletscher) in einem amphithea-
terartigen subglazialen Becken. Dort wird der Ubergang vom sheet flow
(wellige bis glatte Eisschildareale) zum stream flow (in den Trogen hiufig
durch mehr oder weniger parallele FlieBlinien angedeutet) durch eine Zone
mit konvergentem EisfluB (converging flow) gebildet. Die seitlichen
Uberginge  zwischen den unterschiedlich schnell bewegten Eismassen
(zwischen sheet flow und stream flow) werden teilweise durch spaltenreiche
Scherzonen sichtbar. Bei minimaler oder fehlender Reibung am Grund und an
den Wandungen der Gletscher, dies ist vor allem beim Aufschwimmen am Rand
des Eisschildes der Fall, ist die FlieBgeschwindigkeit iber den gesamten
Querschnitt mehr oder weniger konstant, so daB es sich um eine Blockschol-
lenbewegung handelt.

Die folgenden Aussagen zur Dynamik der Inlandeismassen im westlichen Neu-
schwabenland stitzen sich auf eine neue Satellitenbildinterpretation des
Autors (s. Abb. 10). Diese Interpretation wird durch frithere Messungen zur
F1ieBgeschwindigkeit der Eismassen und zur Hohe bzw.Tiefe der subglazia-
len Topographie ergianzt.

Im westlichen Neuschwabenland sind vor allem an der Oberfliache des Jutul-
straumen, des unteren Viddalen, des Pencksdkket und des unteren Schytt-
breen Anzeichen fir stream flow zu erkennen. Eine Blockschollenbewegung
ist aber erst nach der Vereinigung von Jutulstraumen und Viddalen wahr-
scheinlich. Am nérdlichen Ende des Jutulstraumen wurde iber die Lage-
anderung von identischen Strukturen in nacheinander aufgenommenen Satelli-
tenbildern eine durchschnittliche F1ieBgeschwindigkeit von 720 m/a ermit-
telt (ORHEIM 1986).

Bedeutend sind die FlieBgeschwindigkeiten auch an der Gletscheroberfliche
oberhalb des Zusammenflusses von Jutulstraumen und Viddalen mit maximalen
Bewegungsraten von 410 m/a (GJESSING 1972; Profil I in Abb. 10) bzw. 170
m/a (OTTO 1976; Profil II in Abb. 10). Die Eisdicke betrdgt in beiden
Gletschertrdgen auf den Profilen I und II bis zu etwa 2500 m (DECLEIR &
AUTENBOER 1982 bzw. SCHAEFER 1973; BARNARD 1975). Da sich in diesen Trdgen
die hohen FlieBgeschwindigkeiten auf die zentralen Bereiche konzentrieren,
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Abb. 10 EisfluB und tektonische Strukturen in den Einzugsgebieten des
Jutulstraumen und des Schyttbreen im westlichen Neuschwabenland.
Interpretation von LANDSAT- und NOAA-7-Satellitenbildern und
Satellitenbildkarten (RITSCHERHOCHLAND 1:1 000 000, NEUSCHWABEN-
LAND 1:3 000 000), erginzt durch ausgewdhlite F1ieBgeschwindigkei-
ten und Héhen/Tiefen des subglazialen Reliefs.
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ist das diinnere Eis der Randbereiche offensichtlich an den seitlichen Wan-
dungen der Troge angefroren.

Sehr grofe Eismachtigkeiten, von maximal 2350 m (ROBIN 1958), wurden auch
im Pencksdkket siidostlich des Borgmassivet festgestellt, Der Trogtalboden
des Jutul-Penck-Grabens Tiegt hier bis zu 810 m unter dem Meeresniveau.
Etwas stromaufwdrts dieses Punktes, wo der vom Amundsenisen kommende
Lednik Fédorova bei 73 05’ S 3 30’ W 1in den Pencksidkket mindet, befindet
sich eine Zone mit ausgepragtem konvergentem EisfluB. Spatestens unterhalb
dieser Zone ist mit stream flow zu rechnen. Wahrscheinlich wird der
Druckschmelzpunkt am Grund des Pencksdkket auch noch weiter sidwestlich
erreicht, wo auf dem Pegelprofil III (s. Abb. 10), Uber mdglicherweise
mehr als 2000 m dickem Eis (R.B. v.ZYL 1973), Bewegungsraten bis zu 25 m/a
gemessen wurden (OTTO 1976).

Wie in Abb. 10 deutlich wird, ist der Jutul-Penck-Graben mit seinen akti-
ven Eisstromen der Grund daflr, daB der Inlandeisschild in der Umgebung
des Borgmassivet und des Ahlmannryggens eine eigenstdndige domartige Auf-
wdlbung bildet. Der tiefe Graben stellt eine wirksame Abschirmung vor den
Eismassen des ostantarktischen Inlandeisplateaus im Siden und Sidosten
dar. Die Dynamik des Eisstromsystems wird vor allem durch die Masse des
vom InTandeisplateau abflieBenden Eises und vom Gefdlle bis zum Meeres-
spiegel bestimmt.

Auf die dadurch vorgegebene Hohe der Eisstromoberfliche miissen sich auch
die nordwestlich an den Jutul-Penck-Graben angrenzenden Gletscherareale
einstellen. Die Erniedrigung der Gletscheroberflache erfolgt am Siudostrand
des Borgmassivet vor allem lber die in das Borgmassivet hineinreichenden
Nebengraben des Viddalen und des Pencksékket. Ob am Grund dieser Gletscher
temperiertes Eis auftritt, kann wegen fehlender Geschwindigkeitsmessungen
nur schwer abgeschatzt werden. Die FlieBstrukturen an der Oberflache des
norddstlichen Frostlendet und die sehr groBe Eisdicke von 2310 m (ROBIN
1958) sidlich des Jokulskarvet sprechen dafir, daB auch hier der Druck-
schmelzpunkt erreicht werden kann.

Im nordwestlichen Neuschwabenland erfolgt der EisabfluB vor allem iiber den
Schyttbreen nach Norden zum Jelbartisen. Auch im Bereich dieses Glet-
schers, von dem allerdings keine Geschwindigkeitsmessungen vorliegen, wur-
den von ROBIN (1958) und R.B. v.ZYL (1973) groBe Eismiachtigkeiten ange-
troffen. Westlich des AhTmannryggens, wo sich der Grund des Schyttbreens
bereits 570 m unter dem Meeresspiegel befindet, betrigt die Eisdicke bis
zu 1830 m (ROBIN 1958). Stromabwirts dieser Stelle deuten nérdlich von ca.
72 10’ S auftretende parallele FlieBstrukturen auf basal temperiertes Eis
hin.

In den hoch mit Eis gefiillten Talern und Buchten des Borgmassivet sind
unter den heutigen Bedingungen basale Eistemperaturen in der Nihe des
Druckschmelzpunktes unwahrscheinlich, so daB glaziale Erosionsprozesse
weitgehend ausgeschlossen werden kdnnen. Dafiir sprechen neben der Kilte
der Eismassen, bei Jahresmitteltemperaturen unter -25 C, die geringeren
Eismachtigkeiten und die minimalen FlieBgeschwindigkeiten (sidlich des
Framryggen wurden maximal 1450 m erreicht; SCHAEFER 1973). Geschwindig-
keitsmessungen existieren im Borgmassivet allerdings nur von einem Neben-
gletscher des auf den Schyttbreen eingestellten Borggarden. Auf diesem
Nebengletscher wurden am westlichen Ende des Blaueisfeldes Blaisen 1951
(SWITHINBANK 1960), 1966 (KAVANAGH 1967) wund 1985 (BRUNK & STAIGER 1986)
Pegelmessungen ausgefithrt. Die in der Karte dargestellten Bewegungsvekto-
ren zeigen folgende Oberflachengeschwindigkeiten: Pegel “Nipple" - 86,4;
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“Stake 5" - 76,3; "Stake 3" - 34,3; "Giedu" - 9,1; "Stake 2" - 10,5;
"Stake 1" - 9,9 cm/a (BRUNK & STAIGER 1986: Tab. 1) (s. Abb. 14). In den
extrem geringen FlieBgeschwindigkeiten kommt natlrlich auch die schlechte
Erndhrungslage des Nebengletschers zum Ausdruck.

Bei den sehr kalten, meist flachen Plateaugletschern ist davon auszugehen,
daB diese angefroren sind und dadurch den Untergrund vor Abtragung schit-
zen.

Auch die etwas aktiveren Gebirgsgletscher der Plateau- und Nunatakkerflan-
ken missen wegen der niedrigen Eistemperaturen gréBtenteils am Untergrund
angefroren sein. SWITHINBANK (1960) hat z. B. in der Umgebung des Schnee-
schachts 36 an der Ostabdachung des Hogskavlien Geschwindigkeiten bis zu
4,4 m/a beobachtet. Wesentliche glaziale Erosionsprozesse sind unter die-
sen Voraussetzungen nicht zu erwarten (s. Abschn. 3.1).

Wie oben geschildert, 1liegen die thermischen Voraussetzungen flr glaziale
Formungsvorgange im westlichen Neuschwabenland heute wahrscheinlich nur am
Untergrund der groBen, aktiven Eisstréme vor. Flr die Entstehung des
verbreitet anzutreffenden glazial geprdgten Tal- und Gebirgsreliefs im Be-
reich des Borgmassivet missen in der Vergangenheit andere Bedingungen ge-
herrscht haben (s. Abschn. 2.2.4 u. 3.1).

2.2.4 Klimageschichte und kanozoische Vergletscherung der Antarktis

Die kTimatischen Verhaltnisse, von denen die Vergletscherung und damit die
glaziale Formung im Bereich des Borgmassivet wahrend des Kanozoikums ge-
pragt wurde, konnen nur mit Hilfe von Befunden aus dem gesamten antarkti-
schen und subantarktischen (einschl. stdandinen) Raum einigermaBen licken-
los rekonstruiert werden. Dazu eignen sich vor allem die in den 70er Jah-
ren in den sidlichen Ozeanen geborgenen Tiefseebohrkerne (unter anderem
FRAKES 1978; HAYS 1978; KENNETT 1978). Daneben gibt es die bereits im Ab-
schnitt 2.2.2.3 erwdahnten Versuche, heute unvergletscherte Oberflachen
iber charakteristische Akkumulationsformen oder Verwitterungsmerkmale zu
gliedern und zu datieren (unter anderem BARDIN 1972, 1982; MERCER 1978;
STUIVER et al. 1981; MAYEWSKI & GOLDTHWAIT 1985; CAMPBELL & CLARIDGE
1987). Etwa mit dem Mittelpleistozin beginnend, 1iegen gute Temperaturin-
formationen durch Isotopenkurven vor (SHACKLETON 1978; SARNTHEIN et al.
1984). Klimadaten fiir das Jungpleistozan und das Holozan 1iefern auBerdem
Eisbohrkerne (ROBIN 1983; LORIUS et al. 1984).

Aufgrund palaomagnetischer Untersuchungen befand sich die Antarktis seit
der Oberkreide in einer polaren Position (ELLIOT 1972). Bis zur beginnen-
den Nordwirtsdrift Australiens vor etwa 53 Miilionen Jahren (Ma), war der
Sidkontinent noch mit Australien und Sidamerika verbunden. Erst gegen
Ende des Eozans, vor ca. 40 Ma, hatte sich eine Zone zwischen Australien
und der Antarktis soweit abgesenkt, daB eine flache Verbindung zwischen
dem Indischen und dem Pazifischen Ozean entstanden war (KENNETT 1978). Die
Paldotemperaturen waren wahrend des Palaozans (65 - 55 Ma) und des Eozéans
(55 - 38 Ma) kontinuijerlich zurickgegangen; sie erlaubten aber auch im
Eozdan zumindest in Teilen der Antarktis eine kiih1-temperierte Vegetation
(Nothofagus-Flora).

Kurz nach der Eozan-01igozan-Grenze erfolgte vor etwa 37 Ma ein erster
markanter Temperaturrickgang des Ozeanbodenwassers (KENNETT 1978), in dem
eine zunehmende Isolation der Antarktis zum Ausdruck kommt. In der Umge-
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bung des Kontinents bildeten sich die ersten ausgedehnten Meereisdecken
und in Teilen der Ostantarktis entstanden erstmals ausgedehnte Eisfelder.
Nach MERCER (1972) waren wiahrend des 01igozans die gréBten Gebirge, darun-
ter das Ser Rondane-Gebirge (§stlich von Neuschwabenland), vergletschert.
Auch fir das Borgmassivet, das sich in ahnlicher Lage befindet, ist
spitestens seit dem Beginn des 0ligozans mit einer intensiven Lokalver-
gletscherung zu rechnen.

Bis vor etwa 30 - 25 Ma hatte sich zwischen Australien und der Antarktis
eine ausgepragte Meeresstromung entwickelt, und wahrscheinlich durch die
Offnung der Drake Passage zwischen Stdamerika und der Antarktis auch eine
zirkumpolare Strémung. Nach FLOHN (1985: 176) war damit eine signifikante
globale Kialteperiode verbunden. Laut FRAKES (1978) erreichten vor etwa 26
Ma Gletscher an der Ross-See das Meeresniveau.

Wihrend des frithen Miozans (ca. 22,5 - 15 Ma) stiegen die Temperaturen
fast wieder bis auf das spiteozdne Niveau an. Diesem Anstieg folgte im
Laufe des mittleren Miozans (ca. 15 - 10,5 Ma) eine kontinuierliche Abkiih-
lung. Unter zunachst noch humiden Verhdltnissen begann vor etwa 14 Ma der
Aufbau des ostantarktischen Eisschildes, der vor etwa 12 bis 10 Ma abge-
schlossen war (KENNETT 1978). Erst danach war der Meeresspiegel so weit
abgesunken, daB sich im spaten Miozan (ca. 10,5 - 5 Ma) auch der westant-
arktische Eisschild bilden konnte.

Der antarktische Eisdom erreichte gegen Ende des Miozéns, in der Messi-
nian-Stufe (ca. 6,5 - 5 Ma), sein bislang groBtes Volumen und seine groBte
Héhe. Im Laufe dieses Vergletscherungsstadiums sind nach MAYEWSKI &
GOLDTHWAIT (1985) die héchsten und dltesten glazialen Akkumulationsformen
im zentralen Transantarktischen Gebirge entstanden; sog. Sirius Formation
der Queen-Maud-Vereisung. Im 8stlichen Neuschwabenland handelt es sich
wahrscheinlich bei den Moridnen des Stadiums "Insel III" um die entspre-
chenden Ablagerungen (BARDIN 1972; s. Abschn. 3.1). Wahrend MAYEWSKI &
GOLDTHWAIT zumindest flr den Beginn dieses Stadiums noch einen warmen
Inlandeisschild voraussetzen, dem die wesentliche Taleintiefung im Trans-
antarktischen Gebirge zugeschrieben wird, geht FLOHN (1985: 176 f.) fir
die Zeit des groBten Eisvolumens von einem "kalten, nur noch sehr unbeweg-
lichen Eisdom" aus.

Fir das Pliozdn und das frihe Pleistozdn (ca. 5 - 0,7 Ma) sind die vor-
liegenden Befunde teilweise schwer interpretierbar oder auch widersprich-
1ich (FRAKES 1978; MERCER 1978). Nach FRAKES (1978) dehnte sich das Ross-
Schelfeis zwischen 5,5 und 3 Ma bis zum Rand des Kontinentalschelfs aus,
und zwischen 4,7 und 4,3 Ma wurden in den slidlichen Polarregionen groBe
Eismassen akkumuliert. Dieser kalten Phase folgte vor 4,25 - 3.95 Ma eine
markante Erwiarmung des Ozeanoberfldchenwassers, was moglicherweise mit dem
Abschmelzen des westantarktischen Inlandeisschildes zusammenhing. Wah-
rend dieser Periode dirften auch die geschichteten Schmelzwassersedimente
des sog. Gallup-Interglazials im zentralen Transantarktischen Gebirge ge-
bildet worden sein (nach MAYEWSKI & GOLDTHWAIT (1985) vor 4,2 - 2,7 (?)
Ma). Zwischen 3,95 und 3,35 Ma erfolgte wieder eine markante Abkiihlung
(FRAKES 1978). In diese Periode fidllt der Beginn der Vergletscherung der
sidlichen Anden, wo nach MERCER (1978) vor etwa 3,5 Ma die ersten Morinen
abgelagert wurden.

Nach FRAKES (1978) schwankten die Ozeanoberflachentemperaturen wihrend der
Gauss- und der Matuyama-Epoche (ca. 3,3 - 0,7 Ma) mit einer Periode von
etwa 170 000 Jahren. In diese Epochen fallen mindestens zwei durch Moranen
belegte VorstéBe des antarktischen Inlandeises, die Scott-Vereisung (ca.
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2,7 - 2,1 Ma) und 1im AnschluB an eine feuchte Periode, die vor etwa 1,6
Ma beginnende Shackleton-Vereisung (MAYEWSKI & GOLDTHWAIT 1985). Wihrend
der Scott-Vereisung wurde nach MERCER (1978) auch in den siidlichen Anden
wieder Moridnenmaterial abgelagert. In die Zeit zwischen 2,08 und 1,03 Ma
konnten dort sechs verschiedene Tillite eingeordnet werden. Hohepunkte der
Vergletscherung belegen die vor ca. 1,9 Ma und vor allem die zwischen 1,5
und 1,2 Ma akkumulierten Mordnen.

Fir die Brunhes-Epoche, die vor 730 000 a begann, 1liegen kontinuierliche
Isotopenkurven vor, die deutliche Temperaturschwankungen zwischen Glazia-
len und Interglazialen zeigen. Ein Tickenloses Isotopenprofil der letzten
750 000 a aus dem dquatorialen Atlantik von SARNTHEIN et al. (1984) zeigt
seit der Isotopenstadiengrenze 19/20 (733 000 a BP) 8 Kalt- und 9
Warmphasen. Die Temperaturkurven verlaufen zumindest fir die letzten
300 000 a zwischen der Sid- und der Nordhemisphare weitgehend synchron.
Nach FRAKES (1978) kam es wahrend der Brunhes-Epoche in den sudlichen
Ozeanen zu groBen Anderungen der Oberfldchenwassertemperaturen mit einer
Periode von etwa 110 000 Jahren.

Besonders ausgepragt sind in den Isotopenkurven der starke und schnelle
Temperaturanstieg zu Beginn des letzten Interglazials und die markanten
Schwankungen im Verlauf dieser Warmzeit (Isotopenstadium 5, nach SARNTHEIN
et al. 1984, ca. 127 000 - 70 000 a BP ). Nach MERCER (1978) war ein vor
ca. 125 000 a BP (Substadium 5e) global beobachteter hdoherer Meeresspiegel
(etwa 6 m iber dem heutigen Niveau) moglicherweise die Reaktion auf einen
Abbau des westantarktischen Eisschildes zu dieser Zeit. Einen pldtzlichen
Meeresspiegelanstieg um etwa 16 m, der vor ca. 95 000 a BP erfolgte,
bringt HOLLIN (1980) mit einem ostantarktischen Gletscherausbruch (surge)
in Verbindung . Die typische Interglazial-Position des Inlandeisrandes
war laut GROBE (1986: 99-102), zumindest im Bereich von Kapp Norvegia, mit
der gegenwdrtigen Lage der Aufsetzlinie (grounding line) des Inlandeis-
schildes identisch.

Das letzte Glazial (Stadien 4 - 2; ca. 70 000 - 13 500 a BP) begann mit
einem Kaltstadium (Stadium 4; bis ca. 56 000 a BP), das nach ROBIN (1983:
185) um 60 000 a BP seinen Hohepunkt erreichte.

Der kdlteste Abschnitt der letzten Kaltzeit war das Stadium 2 (seit 27 000
a BP) mit dem letzien glazialen Maximum (last glacial maximum; LGM) vor
etwa 21 000 - 17 000 a BP (HUGHES et al. 1981: 263). ELVERH@I (1981) konn-
te nachweisen, daB das sidliche Weddellmeer zuletzt wahrend des LGM (bei
gut 100 m gesenktem Meeresspiegel; LINGLE & CLARK 1979, HUGHES et al.
1981: Table 6-3) bis zum Rand des Kontinentalschelfs, dessen Lage etwa
der heutigen 500 m-Isobathe entspricht, von Inlandeis bedeckt war. Fir den
Kontinentalschelf vor Kapp Norvegia hat GROBE (1986) Belege fir VorstiBe
des Inlandeises wdhrend der Glazialzeiten bis zur .Schelfkante gefunden.
Nérdlich des Ahlmannryggens, wo sich der Rand des Kontinentalschelfs bei
70 15’ S befindet, war mit der Absenkung des Meeresspiegels eine Nordver-
lagerung der Aufsetzlinie um etwa 120 km verbunden. Von einer letzten In-
landeisbedeckung der ostantarktischen Kistenoase Vestfold Hills wahrend
des LGM berichten auch ADAMSON & PICKARD (1983).

Bei den bislang vorgelegten Rekonstruktionen des antarktischen Eisdomes
wahrend des LGM wird eine VergroBerung der Auflageflache des Inlandeis-
schildes bis zum Rand des Kontinentalschelfs zu Grunde gelegt (s. unter
anderem HOLLIN 1962; HUGHES et al. 1981; STUIVER et al. 1981). Zur
Beschreibung der Oberflachenkrimmung der sich bei einer ausreichenden
Ernahrung und in Abhangigkeit von der Plastizitat des Eises einstellenden
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Gleichgewichtsform existieren zahlreiche Gleichungen; siehe hierzu PATER-
SON (1983). Die mit der Verlagerung der Aufsetzlinie an den Xontinental-
rand verbundenen Veridnderungen der basalen Eistemperaturen wund der
Inlandeishdhen, wovon vor allem die Randzonen betroffen waren, wurden
ausflhrlich durch HUGHES et al. (1981: Fig. 6-7, 6-10) beschrieben und
kartographisch dargestellt. Diese kontinentalen Rekonstruktionen, die
natirlich nur groBrdumigen Aussagewert haben, zeigen im westlichen Neu-
schwabenland gegenlber heute ausgedehntere Zonen mit basal temperiertem
Eis (sog. melting zone). Die damit verbundene Mobilitatszunahme des
Inlandeises verhinderte wahrscheinlich im Bereich des Borgmassivet einen
gréBeren Anstieg der Inlandeisoberfliche (s. Abschn. 3.1}.

Hinweise zum K1lima wahrend des LGM Tiegen aus Eisbohrkernen vor. Nach
LORIUS et _al. (1984) waren die Oberflichentemperaturen iber dem Eisschild
8 bis 10 C niedriger als heute, und es gibt Anzeichen fir eine etwas ge-
ringere Schneeakkumulation. In deutlich erhdéhten Staubanteilen im Eis
kommt eine intensivere atmosphadrische Zirkulation und eine groBere Aridi-
tat in der stidlichen Hemisphdare zum Ausdruck.

Dem Hohepunkt der letzten Eiszeit folgte nach MERCER (1978) in Sidamerika
ein Interstadial von 16 000 - 14 000 a BP, dem sich erneut nach 13 000 a
BP eine rasche Erwdrmung anschloB. 1In der Antarktis herrschte nach ROBIN
(1983: 193) bereits zwischen 11 000 und 10 000 a BP die bis heute wdrmste
K1imaphase seit dem LGM. Aus dem subantarktischen und siidandinen Raum wer-
den fir das postglaziale Temperaturmaximum Alter von ca. 9600 (MERCER) und
ca. 9000 a BP (HAYS 1978) angegeben, also fast 3000 Jahre vor dem postgla-
zialen Optimum (um 6500 a BP) in der Nordhemisphdre. Zum Eisabbau des
westantarktischen Eisschildes seit dem LGM und dem bis 7000 a BP erreich-
ten Zustand, siehe die Rekonstruktionen von STUIVER et al. (1981: Fig.
7-33, 7-38, 7-39).

Am Rande der Ostantarktis hatte sich nach ADAMSON & PICKARD (1983) das In-
landeis (ber den Vestfold Hills bis 3000 a BP fast bis auf den heutigen
Eisrand zuriickgezogen. Von einem lokalen GletschervorstoB zeugen dort etwa
1000 bis 2000 Jahre alte Mordnen. In den sidlichen Anden kam es um 4500 a
BP zu einem deutlichen GletschervorstoB (MERCER 1978), dem weitere
kleinere VorstdBe um 2500 a BP und wahrend der kleinen Eiszeit (300 - 100
a BP) folgten.
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3  GEOMORPHOLOGISCHE UND GLETSCHERMORPHOLOGISCHE VERHALTNISSE
IM BORGMASSIVET

3.1 Glaziale Erosion und Akkumulation wahrend des Kanozoikums

Die seit vielen Millionen Jahren wirksame glaziale Formung von meist
tektonisch angelegten Vorformen hat zweifellos den groBten Anteil an der
Entstehung der von eisgefiillten Trogtalern unterbrochenen Plateau- und Nu-
natakkerlandschaft des Borgmassivet. Wie im Abschn. 2.2.1 erwahnt, war die
Rumpffldche des prakanozoischen Altreliefs im Bereich des Borgmassivet
wahrscheinlich bereits durch (vorwiegend jurassische) tektonische Aktivi-
taten geomorphologisch gegliedert worden. Desweiteren ist davon auszuge-
hen, daB an der Ausgestaltung des praglazialen Reliefs auch fluviale
Prozesse beteiligt waren.

Da im Borgmassivet unter den gegenwdrtigen klimatischen Verhdltnissen
nicht die Voraussetzungen fir bedeutende glaziale Erosionsprozesse vorlie-
gen (s. Abschn. 2.2.3), kommen fir die Entstehung der Mesoformen (Trog-
tdler, Kare und Grate) vor allem Perioden mit aktiveren, d.h. basal
temperierten Gletschern in Frage. Diese Voraussetzungen haben insbesondere
wahrend friherer Phasen der sehr langen Vergletscherungsgeschichte vorge-
legen (s. Abschn. 2.2.4).

Die glaziale Formung begann im Borgmassivet wahrscheinlich mit einer Pla-
teau-, Gebirgs- und Talvergletscherung widhrend des 01igozédns und friihen
Miozdns. Auf diese Periode mit temperierten Gletschern geht offensichtlich
die wesentliche Gestaltung der Tiler sowie die Gliederung der Plateau- und
Nunatakkerflanken durch Kar- und Nischengletscher zurick. Abgesehen von
den nur wenig verdnderten Plateauoberfldchen fihrten die glazial-erosiven
Formungsprozesse im Bereich der Gebirgs- und Talgletscher bis zum Aufbau
des Inlandeisschildes zur Entstehung einer alpinen Landschaft (alpine
landscape einschl. cirque Tlandscape) im Sinne von SUGDEN (1974} sowie
SUGDEN & JOHN (1976: 197-199).

Durch den Aufbau des ostantarktischen Eisschildes (wahrend des mittleren
Miozdns) drangen wahrscheinlich Inlandeismassen in die tiefer gelegenen
Taler und Kare des Borgmassivet ein, was zu einem gewissen Riickstau der
Lokalgletscher fihrte. Spdatestens mit der im Obermiozdn fortschreitenden
Abkuhlung der Antarktis, st auch mit dem Auftreten basal kalter Lokal-
gletscher in den héheren Gebirgsregionen zu rechnen, so daB nur noch am
Grund der grdBeren Tdler bedeutende Erosionsleistungen zu erwarten sind.
Eine auf die groBen Tdler beschrankte glaziale Erosion ist etwa bis ans
Ende der im mittleren Pliozén (vor etwa 4 Millionen a) beobachteten
Warmphase wahrscheinlich. Die in den Trogtalern konzentrierte glaziale
Ausrdumung fihrte zur Entstehung einer Landschaft der selektiven Linear-
erosion (landscape of selective linear erosion; s. SUGDEN & JOHN 1976: 195
-197), deren Formung wahrscheinlich mit der fortschreitenden Abkiihlung im
Laufe des Pliozdns, durch Anfrieren des basalen Eises in den Tadlern, zum
Erliegen kam. Von der bis ins mittlere Pliozin glazial-erosiv gestalteten
Landschaft, die bis heute das Borgmassivet pragt, sind nur die hochsten
Teile als isolierte Plateaus und Nunatakker sichtbar.

Das vor allem auf Veranderungen der Auflagefliche reagierende Oberflédchen-
profil des ostantarktischen Inlandeisschildes ist 1in einigen Gebirgen
durch glaziale Akkumulationsformen belegt, deren dlteste und hochste
wahrscheinlich wahrend des spiatmiozdnen Héchststandes entstanden sind
(MAYEWSKI & GOLDTHWAIT 1985). Die Tatsache, daB das spdtmiozane Moranenni-
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veau spater nicht wieder erreicht wurde, kann, unter der Voraussetzung ei-
ner unveranderten Lage des Kontinentalrandes, seine Ursache unter anderem
in einer glazialen Ausrdumung der das Inlandeis abfiihrenden Troge haben.
Nach WELLMAN & TINGEY (1981) und WELLMAN (1982) ist die Entstehung relativ
hoher Moranenablagerungen auch durch Gletscherausbriche (surges) moglich.

Die detaillierteste Gliederung der glazialen Akkumulationsformen in Neu-
schwabenland, ist die von BARDIN (1972) beschriebene Abfolge aus dem nord-
Tichen Wohlthatmassiv (8stliches Neuschwabenland). Dort befinden sich, ca.
160 km sidlich des Kontinentalrandes, die altesten Mordnenablagerungen
zwischen 20 und 200 m dber der heutigen Gletscheroberfldche. Es handelt
sich um das Stadium "Insel III", das wahrscheinlich gegen Ende des Miozins
entstanden ist. Die relativen Hohen der Stadien "Insel II" sind 50 - 80 m
und die von "Insel I" bis zu 50 m.

Im westlichen Neuschwabenland wurde von NEETHLING (1964: 381) im Ahlmann-
ryggen (ca. 200 km sidlich des Kontinentalrandes) Moranenschutt bis zu 160
m Uber dem heutigen Gletscherniveau beobachtet. Von dem Nunatak Pyramiden
(sidwestlich des Ahlmannryggens, s. Abb. 2), der das Inlandeis um 200 m
iberragt, erwdhnt SCHYTT (1961: 195) Gletscherschrammen in der Nihe der
Gipfelverebnung.  An der nordwestlichen Flanke des Heimefrontfjella (ca.
250 km 6stlich des Kontinentalrandes) konnte PATZELT (mindl. Mitt. 1987)
zwei Niveaus mit Erratica und mit Gletscherschliffen in bis zu 240 bzw.
130 m Hohe finden.

Im Borgmassivet wurde heute nicht mehr auf Eis 1iegender Moridnenschutt nur
am FuB der Nordflanke des Borga-Plateaus und am Nunatak Nilegga angetrof-
fen. Dieser wahrscheinlich groBtenteils praholozan abgelagerte Schutt
1iegt nur maximal wenige Dekameter, z.B nordlich des Spiret knapp 50 m,
iber den angrenzenden Gletscherarealen. Hinweise fir héher 1iegende gla-
ziale Akkumulationsformen fehlen oder sind wegen der meist sehr steilen
Plateau- und Nunatakkerflanken nicht erhalten.

Wegen der Ndhe des Borgmassivet zum Schyttbreen und vor allem zum Jutul-
Penck-Graben, einschlieBlich Viddalen und Frostlendet, sind auch keine be-
sonders hohen Eisrandlagen zu erwarten, da die Oberflachen der Eisstréme
in diesen Trdgen widhrend der Kaltzeiten wahrscheinlich nur unwesentlich
iber dem heutigen Niveau lagen. Wie die Rekonstruktion der basalen Eis-
temperaturen wadhrend des letzten glazialen Maximums von HUGHES et al.
(1981: Fig. 6-7) zeigt, war mit der VergroBerung des Eisvolumens eine
Ausweitung der Zonen mit basal temperiertem Eis verbunden. Damit nahm auch
die Ausdehnung der von glazialen Erosionsprozessen betroffenen Areale zu.

Nicht bestdtigt werden kann eine von SWITHINBANK (1959a: 116) erwdhnte
relativ  junge Erniedrigung der Inlandeisoberflidche um mindestens 800 m.
Auf dem etwa 700 m Uber dem heutigen Vergletscherungsniveau 1iegenden
nordwestlichen Borga-Plateau konnten 1985 keine Vergletscherungsspuren
beobachtet werden; hier weist der Verwitterungsgrad der Schutt- wund
Gesteinsoberfldchen auf eine sehr lange Verwitterungsdauer hin (s. Abschn.
2.2.2.3).

AbschlieBend sei noch erwdahnt, daB im Mikrobereich auch am Grund kalter
Gletscher minimale glaziale Erosionsprozesse moglich sind. Entsprechende
Beobachtungen Tiegen aus dem Transantarktischen Gebirge und dem Sear
Rondane-Gebirge vor. Mit ahnlichen Vorgangen, die jedoch nur eine sehr
geringe reliefformende Wirkung haben, kann &értlich auch im Borgmassivet
gerechnet werden.
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Im South Victoria Land erfolgt die Bewegung (max. 3 m/a) der Zunge des -18
C kalten Merserve Glaciers (CHINN 1980) vor allem in einer Scherzone im
Eis, die sich wenige Dezimeter Uber dem Gletscherbett befindet. Nach
HOLDSWORTH (1974) st nur dort mit glazialer Erosion zu rechnen, wo
groBere Bldocke des Gletscherbettes in das sog. effective bed (Scherzone)
hineinragen und wenn darin Erosionswaffen (z.B. aufgenommener Hangschutt)
mitgefiihrt werden. Im zentralen Transantarktischen Gebirge hdlt MERCER
(1971), bei -40 C Jahresmitteltemperatur, glaziale Abrasion und das
Herausbrechen von Steinen (gquarrying) unter bzw. hinter besonders steilen
und relativ schnell flieBenden Gletscherbriichen fiir moglich.

Auf die sog. Treibhaus-Frostsprengung, die nur unmittelbar am Rand von
Gletscherbrichen auftritt, flhrt SOUCHEZ (1966) die Wirkung der glazialen
Erosion im Ser Rondane-Gebirge zurick.

3.2 Geomorphologische ProzeBbereiche und ihre rezente Geomorphodynamik im
arid-hochpolaren Periglazial

Die im Borgmassivet anzutreffenden Fels- und Schuttareale der steilen
Plateau- und Nunatakkerflanken sowie der Gipfelverebnungen gliedern sich
in mehrere Reliefbereiche, die als genetische und morphodynamische Einhei-
ten (ProzeBbereiche) angesehen werden. Einige der typischen Reliefeinhei-
ten zeigt ein Profil durch den 6stlichen Raudberget (Abb. 11). Da sich die
ProzeBablaufe an der Oberflache der ProzeBbereiche aber nicht auf eine
bestimmte ProzeBgruppe beschrinken, werden zur morphodynamischen Charakte-
risierung dieser Areale die wichtigsten an der Formung beteiligten
ProzeBgruppen angegeben. Dabei wird die dominierende ProzeBgruppe zuerst
genannt. AuBerdem erfolgt in Bereichen mit an der Oberfldche anstehendem
Gestein ein Hinweis auf die strukturelle Prdgung der entsprechenden
Areale.

3.2.1 ProzeBbereiche der steilen Plateau- und Nunatakkerflanken

Die Oberflachenformen des Steilreliefs sind das Ergebnis komplexer Verwit-
terungs- und Abtragungsprozesse, die im kalt-ariden Milieu aber nur sehr
geringe Aktivitdat entwickeln (s. Abschn. 2.2.2.3). Die bislang ausfihr-
lTichsten Darstellungen zu Hangformen und hangformenden Prozessen in der
Antarktis wurden flr die Dry Valleys vorgelegt (s. SELBY 1974; MIOTKE
1982). Wegen der fehlenden fluvialen und ablualen sowie der eingeschrank-
ten solifluidalen Aktivitaten in den Periglazialgebieten der kontinentalen
Antarktis ist die Morphodynamik auf den Hangen nicht mit den Prozessen in
den subantarktischen (hochozeanischen) Gebieten im Bereich der Antarkti-
schen Halbinsel vergleichbar (STABLEIN 1983; BARSCH et al. 1985). Auch in
den relativ trockenen Teilen der nordlichen kanadischen Arktis wird die
"wenig intensive periglaziale Formung" (BARSCH 1981) wesentlich stdrker
von aquatischen Prozessen geprigt als in den hochpolaren antarktischen Re-
gionen (s. auch RUDBERG 1969; JOLY 1973; NAGEL 1977).

Im Borgmassivet bestehen die steilen unvergletscherte Areale der Plateau-
und Nunatakkerflanken aus bis zu drei nach der Hangneigung klassifizierten
Hangsegmenten:
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1) steilem Felsgeldnde (Winde und Hinge mit Neigungswinkeln iiber etwa
40 ), .

2) Denudations-Glatthingen (Hangbereiche mit etwa 30 - 40 Neigung) und

3) steilen Schutthangen (Hinge mit etwa 15 - 30 Neigung; flachere Hang-
segmente fehlen im Bereich der Flanken wegen des hohen Vergletsche-
rungsniveaus weitgehend).

Der grofite Teil der unvergletscherten Flanken wird vom steilen Fels-
gelande eingenommen. Dort dominieren gravitative Vorgdnge in Form von
Steinschlag die Formungsprozesse. Zu den gravitativen Massenbewegungen von
Verwitterungsmaterial kommt es, sobald der Grenzneigungswinkel von etwa 35
- 40 dberschritten wird. Die Gesteinsaufbereitung, die durch Temperatur-,
Frost- und Salzverwitterung erfolgt, ist wegen der unterschiedlichen
Bestrahlung der geneigten Oberflachen deutlich expositionsabhangig. Der
auf den strahlungsbegiinstigten und ausreichend befeuchteten Hingen produ-
zierte und herabstiirzende Schutt fihrt zur Ausbildung von Steinschlagrin-
nen oder Schurren. Bei ldnger andauernder Zerschneidung der Felswédnde
entstehen tiefe Kerben, und im fortgeschrittenen Stadium bleiben nur noch
isolierte Felsburgen (tors) als Relikte iibrig.

An der Entstehung von mit perennierenden Schneefeldern gefiillten Nischen
und Kerben sind auch nivale Prozesse beteiligt. Diese Prozesse werden bei
intensiver Bestrahlung an den Saumen der Schneefelder durch die Bereit-
stellung von Schmelzwasser vor allem {iber die Frostsprengung wirksam.

Wegen der mangelhaften direkten Bestrahlung der steilen siidexponierten
Flanken, ist dort nur eine mdBige Erwdarmung der Gesteinsoberflachen iber
die niedrigen Lufttemperaturen méglich. Die einzige wesentliche Art der
Gesteinsbeanspruchung erfolgt iber die teilweise bedeutenden taglichen
und Jjahrlichen Schwankungen der Lufttemperatur (s. Abschn. 2.2.2.1).
Insgesamt kann fir die steilen Siidflanken von einer weitgehenden Formungs-
ruhe ausgegangen werden. Die sehr geringe morphodynamische Aktivitdt kommt
auch in einer nahezu fehlenden Schuttproduktion in diesen Reliefbereichen
zum Ausdruck.

Die Reliefformung ist in Bereichen mit an der Oberflache anstehendem
Festgestein selbstverstandlich auch strukturell geprdgt. Am deutlichsten
ist die durch die Petrovarianz der Winde verursachte Differenzierung dort
ausgebildet, wo die harten Dolerite der Borgmassivet Intrusiva anstehen.
In diesen Arealen treten gehduft turmartige Formen (Felsburgen usw.)
zwischen den ausgerdumten Rinnen und Kerben auf.

Das steile Felsgelande wird in der geomorphologisch-glaziologischen Karte
als gravitativ-nival-struktureller ProzeBbereich bezeichnet.

Einige Areale der strahlungsbegiinstigten Flanken bestehen, vor allem un-
terhalb der Steinschlagregion, aus glatten Hidngen mit einer Neigung um
35 . Bei diesen mit einem diinnen Schuttschleier i{iberzogenen Hangsegmenten,
die sich durch eine ausgesprochen stetiges Hangprofil auszeichnen, handelt
es sich um Denudations-Glatthinge (Richter denudation slopes; MIOTKE
1982). Die Schuttbedeckung ist auf diesen Hangen nur in der Fortsetzung
von Steinschlagrinnen, die ihren Ursprung im hangenden Felsgeldnde haben,
geringfiigig groBer. Auf dem in Abb. 11 dargestellten Glatthang des Raud-
berget (s. auch Abb. 12) ist in den Bereichen unterhalb der Steinschlag-
rinnen wahrscheinlich auch fluviatile Schuttverlagerung in Form von Muren
an den Transportvorgidngen beteiligt. Zu Muren kommt es aber offensichtlich
nur an extrem warmen Tagen zu Beginn des Sommers; dann ist noch keine
Wasserbewegung in dem gefrorenen Hangschutt méglich und in den Vertie-
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Abb. 12 Nordflanke des ostlichen Raudberget. Steiles, durch Steinschlag-
rinnen gegliedertes Felsgeldnde aus Intrusivgestein (Dolerit)
iber Denudations-Glatthang aus Sedimentgestein der Raudberget
Formation. In der Fortsetzung von Steinschlagrinnen bedeckt vor
allem gravitativ, gelegentlich auch fluviatil verlagerter Schutt
den Glatthang. (28. Januar 1985).

fungen des Felsgeldndes steht noch geniigend Schnee fiir die Bildung von
Schmelzwasser zur Verfilgung.

Zur Morphodynamik und Typisierung der in arid-semiariden und in perigla-

zialen Regionen verbreiteten Glatthinge liegen zahlreiche Arbeiten vor

(u. a. HAGEDORN 1970; KAISER 1970; KARRASCH 1974; COTTON & WILSON 1971;

SELBY 1971; SHAW & HEALY 1977; JAHN 1983; MENSCHING 1983), die HOLLERMANN

(1983) zusammenfassend dargestellt hat. Nach SEMMEL (1985: 42) ist die

E;]dung von Glatthangen aber auch "derzeit noch nicht befriedigend ge-
art".

Im arid-hochpolaren Borgmassivet herrschen bei fehlenden 1inearen und
ablualen Prozessen offenbar optimale Voraussetzungen fir die Herausbildung
glatter Hangprofile. Nach HOLLERMANN (1983: 247-248) sind dies: 1) eine
die GefdllsunregelmidBigkeiten ausgleichende Verwitterung, 2) eine flachen-
hafte, denudative Verlagerung des labil gelagerten Verwitterungsmaterials,
3) das Zuriicktreten oder Fehlen linearer Prozesse und 4) eine fehlende
Schuttanhaufung. Die am besten ausgebildeten Denudations-Glatthange werden
in Hangbereichen angetroffen, wo die verwitterungsanfialligen Sedimentge-
steine im Liegenden von schiitzenden, harteren Doleriten anstehen.
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Ideal sind die Bedingungen fiir die Entstehung von Denudations-Glatthéngen
offensichtlich auf dem strahlungsbegiinstigten Nordhang des dstlichen Raud-
berget (Abb. 11 u. 12). Dort ist die geringmdchtige Schuttdecke, die aus
rétlichem Schutt der Raudberget Formation und teilweise aus einer dunklen
Schuttstreu des hangenden Dolerits besteht, so diinn, daB die horizontale
Lagerung der oberflachennah anstehenden Festgesteine noch zu erkennen ist.
Der Verwitterungsschutt ist an Strahlungstagen im Sommer, in Abhdngigkeit
vom Skelettanteil, bis zu etwa 15 - 20 cm tief aufgetaut (s. Abschn.
2.2.2.3). Im Detritus haben sich vor allem in Bereichen mit feinerem und
dadurch feuchterem Substrat Feinerdeknospen entwickelt, teilweise ist der
Schutt auch in Form von sortierten Steinstreifen (sorted stripes nach
WASHBURN 1979: 153-156) eingeregelt.

Fur die denudative Verlagerung des groBtenteils trockenen Schuttes, kom-
men vor allem die von MIOTKE (1982: 30-38) aus den Dry Valleys beschriebe-
nen Prozesse der sog. trockenen Solifluktion in Frage. Danach sind folgen-
de Einzelprozesse an der trockenen Solifluktion bzw. am Bodenkriechen
(so11 creep) des Hangschuttes beteiligt:
Kontraktion und Expansion durch Temperatur- und Feucht1gke1tswechse1
- Partikelverlagerung durch Eisbildung oder Tauen sowie durch Sa]zkr1sta]—
lisation oder Losung,
- gerichtete Belastungen durch Schneelast und -schub sowie durch unter-
schiedliche Wassergehalte im Schutt und durch Winddruck,
- dolische Materialbewegungen durch Deflation.

Auf den extrem trockenen Glatthingen in den Dry Valleys wird nach SELBY
(1971) die Schuttbewegung vor allem durch dclische Prozesse ausgeldst, und
nach COTTON & WILSON (1971) dominieren gravitativer und &olischer
Transport.

Im etwas feuchteren Borgmassivet spielen die &olischen Prozesse wahr-
scheinlich nur eine untergeordnete Rolle. Auf den Denudations-Glatthédngen
ist wegen der labilen Lagerung des Schuttes von einem bedeutenden Anteil
gravitativer Verlagerungsprozesse auszugehen. Wie die Schuttsortierung und
die ©6rtliche Einregelung zeigen, sind auch kryogene Prozesse (Kryo-
turbation, Kryostasie und Kryofluktion) an der Schuttbewegung beteiligt.
Die gravitativen wund kryogenen Prozesse sind zwar auch flachenhaft
(denudativ) wirkende Vorgange, da sie aber als wesentliche Einzelprozesse
der denudativen Schuttverlagerung erkennbar sind, werden sie bei der
Bezeichnung des ProzeBbereichs auch gesondert erwéhnt.

Die schuttbedeckten Hinge mit einem Gefdlle unterhalb des Grenzneigungs-
winkels bestehen nur aus kleinen Arealen, die vor allem am FuB3 von
ausreichend bestrahlten Nunatakkerflanken anzutreffen sind. Diese als
steile Schutthange bezeichneten Bereiche werden wegen der Nihe =zu den
schneebedeckten Gletscheroberflichen durch haufigere Triebschneeanwehung
geringfiigig besser befeuchtet. Die dadurch beginstigte kryogene Dynamik
fahrt Jjedoch nur zu einer Mikroterrassierung der Schutthinge und zur
Entstehung rundlicher bis ovaler Frostmusterformen (vor allem kleiner
Feinerdeinseln oder -knospen).

Die beiden von denudativen Prozessen gepragten Hangsegmente werden in der
geomorphologisch-glaziologischen Karte nicht getrennt dargestellt. Dort
werden die steilen, mehr oder weniger diinn mit Schutt bedeckten Hangareale
unter der Bezeichnung denudat iv-cryogen*-gravitativer ProzeBbereich zusam-
mengefaBt. (Anmerkung: * Schreibweise in der Karte).
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3.2.2 ProzeBbereiche der Gipfelverebnungen

Die unvergletscherten Oberfiachen der Gipfelverebnungen der Plateaus- und
Nunatakker bestehen aus zwei verschiedenen Reliefeinheiten, die sich auf-
grund ihrer Rauheit und ihrer Schuttbedeckung unterscheiden:

1) reliefierten Oberflachen und

2) flachen Schuttfeldern.

Die reliefierten Oberflachen bilden den weitaus groBten Flachenanteil der
erhabenen Teile der groBen Plateaus und Nunatakker. In der Rauheit dieser
Areale, deren Vertiefungen mit Schneeflecken und perennierenden Schneefel-
dern gefiil1t sind, kommt die strukturelle Prdgung durch die groBtenteils
an der Oberflédche anstehenden Dolerite zum Ausdruck (s. Abb. 3). An den
Saumen der Schneeansammlungen werden bei ausreichender Bestrahlung nivale
Prozesse wirksam; diese fithren zur Betonung petrographischer Unterschiede
des anstehenden Gesteins in Form von Nivationsleisten oder Resistenzstu-
fen.

Die Morphodynamik der nicht an Schneeflecken angrenzenden Areale ist vor
allem von der Befeuchtung durch Triebschnee abhangig. Da die Voraus-
setzungen fiir Triebschneeakkumulation zumindest auf den groBen Plateaus
glinstig sind, spielen hier kryogene Prozesse eine dominierende Rolle bei
der Gestaltung der Oberfldchen. Diese zeigen sich abgesehen von der
Kryoklastik vor allem in einer Schuttsortierung durch Vorgdnge der Kryo-
turbation und Kryostasie. Das anfallende Verwitterungsmaterial wird zumin-
dest in windexponierten Bereichen teilweise ausgeblasen; es bildet zusam-
men mit harten Schneekristallen das Werkzeug fiir niveo-dolische Korra-
sionsprozesse.

Nur wenige Areale des unvergletscherten Flachreliefs sind von einer ebenen
bis schwach geneigten geschlossenen Schuttdecke (polare Hammada i.S. von
MECKELEIN 1974) lberzogen. Aus diesen flachen Schuttfeldern bestehen nur
die Oberflachen von exponierten Verebnungen, auf denen keine perennierende
Schneebedeckung mdglich ist; so z.B. auf dem nordwestlichsten Teil des
Borga-Plateaus (siudostlich des Spiret; s. Abb. 13) und auf der Gipfelver-
ebnung des 6stlichen Raudberget (Abb. 11).

Das aus autochtonem Lockermaterial, mit einem Steinpflaster an der Ober-
flache, bestehende Schuttfeld auf dem nordwestlichen Borga-Plateau ist
vollstdndig durch schlecht sortierte Steinringe mit Feinerdeinseln (sor-
ted circle (debris island) nach WASHBURN 1979: 129-133) und durch groBe
Polygone (nonsorted polygons nach WASHBURN 1979: 133-141) gemustert. Die
Steinringe, von denen jeweils mehrere die Innenflache eines Polygons
bilden, haben Durchmesser von etwa 0,5 - 1 m. Das von den Steinringen
umgebene, grusig-schluffige und teilweise mit kantengerundeten Steinen
durchsetzte Feinsubstrat war z.B. am friihen Nachmittag des 22. Januars
1985 bei ~-16 € Lufttemperatur etwa 10 cm tief aufgetaut. Die grdBeren
Blocke der Steinringe steckten teilweise in einem Eiszement aus gefrorenem
Schmelzwasser. Vereinzelt wurden auch durch Frosthub steilgestelite Stein-
platten beobachtet. Die Polygone, die von bis zu 30 cm tiefen Furchen be-
grenzt werden, haben Durchmesser zwischen etwa 2 und 4 m. Da die Grenzfur-
chen hdufig mit Triebschnee gefiil1t sind, sind die Polygone unter ginsti-
gen Umstdnden auch in Luftbildern sichtbar.

Die flachendeckend anzutreffenden Frostmusterformen belegen die offen-
sichtlich von kryogenen Prozessen dominierte Geomorphodynamik im Detritus
der Schuttfelder. Steinringe zeigen die mit Kryoturbation und Kryostasie
verbundenen Bewegungsvorgédnge. Bei den groBen Frostmusterformen handelt es
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Abb. 13 Gipfelverebnung des Borga-Plateaus SE des Spiret (ca. 2550 m
i. M.). Flaches Schuttfeld (polare Hammada) aus autochtonem
Dolerit-Detritus. Die Schneeflecken markieren teilweise die
Grenzen von Eiskeilpolygonen. (22. Januar 1985}.

sich offensichtlich um Eiskeilpolygone, die die Folge von Kontraktionsris-
sen sind. Ursache fiir die Kontraktionsbewegung ist die starke Abkihlung
der Schuttfelder im Winter (BERG & BLACK 1966; MIOTKE 1982: 32-34). In den
dadurch entstehenden Rissen kann sich das gelegentlich anfallende Schmelz-
wasser (s. Abschn. 2.2.2.3) sammeln. Die Deutung von SCHYTT (1961: 195-
196), daB es sich bei den groBen Polygonen um Relikte eines milderen K1i-
mas handelt, trifft wahrscheinlich nicht zu.

Wie das die Schuttdecken abschlieBende Steinpflaster zeigt, sind auch
dolische Prozesse an der Formung der Schuttfelder beteiligt. Diese duBern
sich vor allem in der Deflation von Feinmaterial. Wegen der isolierten
Lage und der begrenzten Ausdehnung der Schuttfelder ist die Wirkung der
niveo-dolischen Korrasion auf die Formung von Windkantern nur gering.

In der geomorphologisch-glaziologischen Karte werden die vorwiegend von
kryogenen Prozessen gepragten Teile der Plateau- und Nunatakkerverebnungen
zu einem ProzeBbereich zusammengefaBt; er wird als cryogen-nival-struk-
tureller ProzeBbereich bezeichnet. Auf den niveo-aolischen Anteil an der
Formung weist ein "Defiations"~Pfeil hin. Dort wo die fiir die flachen
Schuttfelder charakteristischen Eiskeilpolygone im Luftbild erkennbar
sind, befindet sich in der Karte ein entsprechendes Symbol.
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3.2.3 ProzeBbereich der randglazialen Mordnen

Heute gréBtenteils nicht mehr von Gletschereis unterlagerter alterer Mori-
nenschutt (s. Abschn. 3.1) befindet sich am FuB der Borga-Nordflanke und
am Nunatak Nilegga. Vor allem bei dem glatten und schwach geneigten gla-
zial akkumulierten Schuttareal nérdlich des Spiret, ist von einer starken
kryogenen Uberprdgung auszugehen. Am unteren Rand dieses Mordnenareals
treten einzelne Ablationskessel auf, und das gesamte Gebiet wird durch ein
im Luftbild sichtbares Polygonnetz strukturiert. Bei den randglazialen Mo-
rdnenarealen handelt es sich demnach um einen glazial-cryogen gepragten
ProzeBbereich.

3.3 Formenschatz an der Oberflache der Glaziosphdre

Die Oberflachenformen der Glaziosphdre sind Ausdruck gletscherdynamischer
Vorginge (s. Abschn. 3.3.1), dolischer Prozesse (Abschn. 3.3.2) sowie kom-
plexer Vorgange 1im Bereich der teilweise mit Schutt bedeckten Blaueis-
felder (Abschn. 3.3.3). Von lbergeordneter Bedeutung fir das Sichtbar-
werden bzw. das Auftreten dieser Formen ist die Schneeverteilung durch den
Wind (s. auch Abschn. 2.2.2.2).

3.3.1 Oberfldachenformen der Gletscherbewegung

In den kalten, starren Gletschern des Borgmassivet fihren Zerrungen
schnell zur Bildung von Spalten und Gletscherbriichen. Die meisten Spalten
entstehen beim UberflieBen von subglazialen Stufen und Kuppen, vor allem
an den Randern der Plateaugletscher und in der FuBzone einiger Plateaus
und Nunatakker (s. Abb. 3). Wegen der Schneekorrasion an der Oberflache
der entsprechenden konvex gekriimmten Gletscherareale (s. Abschn. 3.3.2),
werden hier Spalten aller GroéBen sichtbar, von denen die meisten mit
Triebschnee gefiillt sind.

Die Gletscherbriiche bilden mit ihren zerrissenen Oberflachen die Verbin-
dung zwischen den Plateaugletschern und den FuBzonen der Plateauflanken.
In den steilen Flankenabschnitten, die nicht von Gletscherbriichen bedeckt
sind, markieren Bergschriinde die Grenze zwischen den inaktiven Glet-
scherschiirzen (ice aprons) der Wande und den aktiveren Gletscherarealen
der FuBzonen.

Das Auftreten von kleinen Randspalten beschrankt sich wegen der weitgehen-
den Schneebedeckung auf den Grund einiger Windkolke, z.B. am nérdlichen
Auslaufer des Raudberget.

Von den im Akkumulationsgebiet sichtbaren Stérungen des Eisflusses, zeigt
das Spaltensystem nordlich des Nunataks Nilegga die gréBten, weitgehend
schneegefiillten Spalten.

3.3.2 Aolische Prozesse und Formen an der Oberfliche der Glaziosphire

Die von den Windverhdltnissen gepragte Schneeakkumulation, -umlagerung,
-defliation und -korrasion fihrt nicht nur zu einem vieifdltigen Formen-
schatz an der Oberfléache der Glaziosphare und der Schneedecke, diese Vor-
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gange haben auch entscheidenden EinfluBauf die Beschaffenheit der Glet-
scheroberfldachen.

Zu den markantesten Einzelformen gehdren die teilweise riesigen Trieb-
schneeanhdufungen im Windschatten von isolierten Nunatakkern, von Vor-
springen der Plateauflanken und im Lee sonstiger Strémungshindernisse. Die
groéBten, bis zu mehrere Kilometer langen Triebschneefahnen wurden in der
Fortsetzung von stromlinienférmigen Plateauvorspriingen angeweht (z.B.
westlich des Hogsetet; s. Abb. 3). Diese Akkumulationsformen haben in der
Nihe der Windhindernisse die Form eines Grates, mit zunehmender Entfernung
nehmen sie eine Wallform an. Wo die Luftstrémung durch isolierte Nunatak-
ker oder Plateauvorspriinge gestort wird (z.B. ndrdlich des Framskotet),
treten die Triebschneefahnen immer in Verbindung mit Deflationsformen (s.
u.) auf.

Im Borgmassivet zeigen die groBen Triebschneefahnen, daB die mit Schnee-
akkumulation und -umlagerung verbundenen Winde vor allem aus Ostlichen bis
norddéstlichen Richtungen wehen.

Die durch Stroémungswirbel vor und an den Flanken der Windhindernisse ent-
stehenden Windkolke bilden 14ngliche Hohlformen sehr verschiedener GroBe.
Sie haben die Form von flachen Mulden bis zu tiefen, von Kanten und
steilen Béschungen begrenzten Vertiefungen. In Bereichen mit starker
Deflation und Korrasion werden am Grund dieser Deflationsformen Firn oder
Gletschereis freigelegt, das &rtlich auch Moranenschutt enthdlt. (z.B. am
nordlichen Auslaufer des Raudberget).

An den leeseitigen Rindern der Plateauverebnungen bilden sich verbreitet
Wichten. Diese teilweise {iberhingenden Akkumulationsformen aus Triebschnee
entstehen auch an Plateauridndern oberhalb von Gletscherbriichen (z.B. an
der Nordwestflanke des Jékulskarvet), sowie im Windschatten von niedrigen
Graten und sonstigen Stufen. Wenn die Wichten zu groB werden, stiirzen sie
als Lawinen herab, wobei sie Lawinenbahnen hinterlassen. In den FuBzonen
bilden die entsprechenden Sturzmassen facherartige Lawinenkegel.

Die Schneedecke zeigt in der Trockenschneezone einen vielfaltigen, von den
ortlichen Wind- und Niederschlagsverhdltnissen (s. Abschn. 2.2.2.2) ge-
pragten Formenschatz (WRIGHT & PRIESTLEY 1922: 33-49; KRUCHININ 1964), der
groBen Verinderungen unterworfen ist (TRIBBLE 1964; AGETA 1972). Uber die
Orientierung der gréReren Formen ist die Richtung des an der Gestaltung
beteiligten Windes zu erkennen.

Im Borgmassivet kommt es in den Stauzonen der groBen Windhindernisse (z.B.
im GroBkar Rindebotnen; s. Abb. 3) und anderen winddrmeren Lagen zu rela-
tiv haufiger und ergiebiger Schneeakkumulation. Da die Schneeumlagerung
und -deflation in diesen Gebieten nicht sehr stark ist, bestehen die ober-
sten Schneeschichten meist aus einer weichen Lockerschneedecke mit einer
mehr oder weniger glatten Oberflache.

In den Arealen, die hoheren Windgeschwindigkeiten ausgesetzt sind, verur-
sacht der Wechsel von Schneeakkumulation, -umlagerung, -deflation und
-korrasion ein ausgepragtes Mikro- und Nanorelief. Wihrend der Perioden
mit Akkumulation und Umlagerung werden die &lteren, meist harten und
reliefierten Oberflichen von einer weitgehend geschlossenen Decke aus fla-
chen, Tinglichen Triebschneehaufen Uberlagert. Diese teilweise dinenartige
Triebschneedecke (s. Abb. 4 oben) wird im Ubergang zu windexponierten und
niederschlagsdrmeren Bereichen zunichst Tlickenhaft, bevor sie im Lee der
groRen Plateaus (z.B. in der siidwestlichen FuBzone von Borga) nur noch aus
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einzelnen Schneediinenfeldern besteht. Mobile Einzelformen aus zusammen-
gewehtem Neuschnee - diese haben teilweise die Form von Barchanen - iber-
wandern gelegentlich auch die schneefreien Eis- und Firnbereiche.

An der Oberfliache der Triebschneedecken bilden sich wahrend und nach der
Akkumulationsphase hartere Schichten, deren Verhartung durch Windpressung
und/oder intensive Einstrahlung erfolgt. Bei einer anschlieBenden selek-
tiven Zerstorung dieser Harschschichten durch Schneekorrasion wird vor
allem der freigelegte nicht verfestigte Schnee ausgeblasen. Diese 6rtliche
Deflation und Unterschneidung fiihrt zur Entstehung eines rauhen, schuppi-
gen Schneereliefs, dessen vielfdltige Formen als Sastrugi bezeichnet
werden.

Die groBten Sastrugi konnten wahrend des Gelandeaufenthaltes nordlich des
Framskotet beobachtet werden. Dabei handelte es sich um ost-west-orien-
tierte, langliche und unterschnittene Vollformen mit Hohen bis Uber 50 cm.
Etwas flachere aber sehr scharfkantige nordost-sidwest-orientierte Sastru-
gi wurden in den niederschlagsarmen Leelagen des dstlichen Borggarden an-
getroffen. Deren Vertiefungen wurden einige Tage spdter durch eine langere
Drift aus Siidost grdéBtenteils verfillt.

An der Oberfldche einiger konvex gewdlbter Gletscherareale ist die Schnee-
korrasion im Borgmassivet so stark, daB tiefere Gletscherschichten frei-
gelegt werden. Das durch diesen Ablationsprozel im Bereich von Kuppen,
Ricken und Stufen aufgeschlossene Oberflichenmaterial hat meist die Dichte
von Firn (s. Abschn. 2.2.2.2; s. Abb. 3), weshalb diese Gletscherbereiche
als Firnkuppen bezeichnet werden. Die korradierende Wirkung des mit
Schneekristallen beladenen Windes ist auch an der Entstehung der Blaueis-
felder beteiligt (s. Abschn. 3.3.3). Da die Ubergédnge zwischen den Firn-
kuppen und den Blaueisfeldern in einigen Bereichen flieBend sind, z.B.
dort wo konvex gewdlbte Areale im Lee der groBen Plateaus Tiegen, wurde
in der geomorphologisch-glaziologischen Karte auf eine getrennte Darstel-
lung verzichtet.

3.3.3 Prozesse und Formen an der Oberfliache der Blaueisfelder
und in Bereichen mit supraglazialen Mordnen

Die teilweise "spiegelglatten" Oberflichen der Blaueisfelder (s. Abb. 3)
sind der deutlichste Ausdruck fiir aktive Ablationsprozesse. Diese aus
Gletschereis, das ortlich mit Gesteinsschutt durchsetzt ist, bestehenden
Areale sind nach WILLIAMS et al. (1983) das Ergebnis von Eisverdunstung
(SubTimation), Schneekorrasion und Windschliff. Im Borgmassivet werden
diese Prozesse nach SCHYTT (1958: 84) und SWITHINBANK (1959b: 140) bei bo-
igen Féhnwinden im Lee der groBen Strdmungshindernisse wirksam. Auf dem
Blaueisfeld Blaisen (s. Abb. 14) wurde iiber eine langfristige Messung am
Gletscherpegel "Stake 5" eine jahrliche Ablationsrate von 2,9 cm Eis bzw.
2,6 cm Wasseraquivalent ermittelt (BRUNK & STAIGER 1986: 30-31). Eine aus-
fihrliche Beschreibung der Blaueisfelder des Borgmassivet hat SCHYTT
1961) vorgelegt.

Im Bereich der Blaueisfelder fithrt die andauernde Ablation zur Ansammlung
des wenigen im Eis enthaltenen Schuttes an der Oberfldche. Dieser bildet
teilweise nur eine lose Streu aus Bldcken sehr verschiedener GréBe. An den
Sdumen einiger Gletscherareale ist der Schuttanteil so groBl, daB ge-
schlossene Moranenfelder entstehen. Das grioBte Moradnenfeld des Borgmassi-
vet hefindet sich nordwestlich des Hogskavlen in der Einbuchtung zwischen
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Abb. 14 Von supraglazialem Schutt gesdumter sidwestlicher Teil des Blau-
eisfeldes Bladisen in der Umgebung des Nunataks "(1835)". Blick
vom Nunatak "(1910)" nach NW. Im Hintergrund die Nunatakker Fram-
ryggen (Mitte) und Framrabben. (6. Februar 1985).

Hogskavipiggen und Fingeren (s. Abb. 4). Da die Schuttkonzentration vor
allem an den Rdndern der schutttransportierenden Gletscher bedeutend ist,
tritt das Mordnenmaterial hdufig in langen Streifen auf. In Bereichen mit
besonders hoher supraglazialer Schuttakkumulation fihrt die als Ablations-
schutz wirkende Schuttbedeckung (s. u.) zur Entstehung von deutlich erha-
benen Mordnenwillen.

Die glaziologischen Vorgdnge, die zur Bildung der supraglazialen Mordnen
im Borgmassivet gefihrt haben, hat SCHYTT (1961: 190-193) diskutiert. Er
geht davon aus, daB die Morinenwdlle aus Schutt bestehen, der wahrend
langerer Gleichgewichtszustdnde auf Scherflachen im Eis an die Oberflache
transportiert wird bzw. wurde. Diese sog. Scherflachenmordnen markieren
die Grenze zwischen unterschiedlich schnell bewegten bzw. zwischen aktiven
und stagnierenden Gletscherarealen. Dort, wo mehr oder weniger parallele
Mordnenwalle auftreten, handelt es sich bei den proximalen Formen um
Jungere bzw. rezente Bildungen; die distalen Moranenareale entsprechen &l-
teren, ehemals hoheren Vergletscherungsniveaus.

Die komplexen Mechanismen, die mit der Entstehung von Scherflachenmorinen
und sonstigen supraglazialen Mordnen auf basal kalten Gletschern verbunden
sind (angefangen von der Schuttaufnahme am Untergrund, iber dessen
Transport im Eis, bis zu den Vorgdngen bei der Ablagerung), sind teilweise
bis heute umstritten. Siehe hierzu unter anderem BISHOP (1957), WEERTMAN
(1961), SWINZOW (1962), SOUCHEZ (1966, 1967a, 1968, 1971), HOOKE (1968,
1970), BOULTON (1970, 1983), SELBY (1973), C.Z. v.ZYL (1974), EMBLETON &
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KING (1975: 447-451), SUGDEN & JOHN (1976: 252-254) und RAINS & SHAW
(1981).

Fir die extrem Tangsam flieBenden und angefrorenen Eismassen des nordwest-
lichen Borgmassivet ist unter den heutigen Bedingungen eine Schuttaufnahme
am Untergrund ausgeschlossen. Dafir spricht z.B. auch das Gesteinsspektrum
der Blaisen-Moranen, das wahrscheinlich vollstdndig in der teilweise un-
vergletscherten &stlichen Riickwand dieses Gletscherareals ansteht. Dort
wird der wenige anfallende Schutt, vor allem Periglazialschutt der Steil-
wand, in das Eis des WandfuBgletschers aufgenommen und so Tange im Glet-
scher transportiert, bis er wegen der Ablationsprozesse wieder an die
Gletscheroberfliache gelangt. Da sich die Texturelemente an den Rdndern und
vor allem im Bereich von Stauchungszonen am starksten ndhern oder berih-
ren, ist die Schuttkonzentration dort am groBten.

An der Oberfliche einiger Blaueisfelder des Borgmassivet sind lange Mora-
nenstreifen oder -widlle zu beobachten, die in der Fortsetzung von Felsvor-
springen auftauchen und die Ablationsgebiete teilen (z.B. ndrdlich des
Hogskavlen). Dabei handelt es sich offensichtlich um Mittelmorédnen, die
die Beriihrungsflache zwischen zwei benachbarten Gletschern markieren.

Die supraglazialen Morédnenareale mit einer geschlossenen Schuttbedeckung
bestehen aus einer Blockschuttlage, die von einer einige Zentimeter dicken
Schicht aus feinerem Substrat (scharfkantige Steine mit Sand und Schluff)
unterlagert wird. Das Liegende bilden mehr oder weniger stark mit Eis
durchsetzter Schutt oder Gletschereis. Das steinige Feinsubstrat zeigt vor
allem auf den Moridnenwdllen eine gute Schuttsortierung in Form von kleinen
Feinerdeinseln.

Die Oberflachenformen in den Bereichen mit supraglazialem Schutt sind das
Ergebnis selektiver Ablationsprozesse. In Abhangigkeit von der Schuttbe-
deckung fithren diese Prozesse zu verschiedenen Formen der sog. bedeckten
Ablation. Da der Ablationsschutz in den Mordnenarealen mit der hochsten
Schuttkonzentration am groBten ist, iberragen diese Bereiche die umgeben-
den Gletscherareale als Morinenwdlle. Eine besonders hohe Schuttkonzen-
tration ist die Ursache fir die Existenz des Ablationskegels "Nipple" am
westlichen Ende der Bldisen-Doppelmorine, der die benachbarten Moridnen-
areale um etwa 3 m Uberragt.

Ablationshohlformen entstehen dort, wo die Schuttbedeckung diinn oder auf-
gelockert ist. Unter diesen Voraussetzungen filhren Schmelze (durch
Erwdrmung der Steine} und Verdunstung zum Abbau der Eisunterlage und damit
zum Einsinken des Schuttes. Dadurch entstandene Ablationskessel (in den
Luftbildern sichtbare Kryo- oder Thermokarstformen) héaufen sich in den
nahezu inaktiven, subrezent akkumulierten Moranenbereichen. Desweiteren
wurden am 8stlichen Ende der Bldisen-Doppelmordne Kryokoniterscheinungen
beobachtet; dabei handelt es sich um losen Mordnenschutt, der in zwei
Niveaus angetroffen wurde, die bis zu 70 cm Hohenunterschied aufwiesen.
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4 DIE GEOMORPHOLOGISCH-GLAZIOLOGISCHE KARTE 1:50 000 DES BORGMASSIVET

4.1 Zur Wahl der Kartengrundlage und des KartenmaBstabs

Bis zur Antarktisexpedition 1984/85 existierten vom Borgmassivet keine
groBmaBstdbigen Karten, die als Kartengrundlage bzw. -hintergrund fir die
Darstellung der thematischen Karteninhalte dienen kdnnten. Vor der fli-
chenhaften thematischen Kartierung war deshalb zunichst eine geeignete
topographische Bezugsgrundlage zu schaffen. Ausgehend von den nach der
Expedition zur Verfiigung stehenden Kartierunterlagen - Orthophotos und
Hohenlinienpldne im MaBstab 1:25 000 (zur Herstellung s. Abschn. 1.4) -
muBte entschieden werden, welche Art von Kartengrundlage den Erfordernis-
sen der geomorphologisch-glaziologischen Karte am besten entgegenkommt.
AuBerdem war ein geeigneter KartenmaBstab festzulegen.

4.1.1 Die topographische Kartengrundlage: Linienkarte oder Bildkarte ?

Fur geowissenschaftliche Detailkartierungen werden heute vorwiegend topo-
graphische Linien- (oder Strich-) Karten als Kartengrundlage benutzt, da
sich diese als Kartenhintergrund bewdhrt haben. Aussagekrdftige topogra-
phische Karten von Regionen mit Hochgebirgsrelief erfordern jedoch eine
aufwendige topographisch-kartographische Bearbeitung der meist photogram-
metrisch gewonnenen Geldndedaten.

Mit der Entwicklung der Orthophototechnik (Entzerrung von Luftbildern),
die seit Anfang der 70-er Jahre Anwendung im steilwandigen Gebirgsrelief
findet (FINSTERWALDER 1972), besteht auch die Moglichkeit Luftbildkarten
(Orthophotokarten) als Kartengrundlagen zu benutzen. Bei diesen Karten
handelt es sich um ein Mosaik aus entzerrten und kartographisch bearbeite-
ten Luftbildern; gute Beispiele fiir Luftbildkarten enthalten die wesentli-
chen Elemente topographischer Karten (u. a. Hohenlinien, geographische Na-
men, Kartennetz). Sie sind schneller und giinstiger in der Herstellung als
topographische Karten mit einer hochwertigen Gelandedarstellung.

Da beide Kartentypen aber ihre Starken und Schwichen haben, hadngt die Ent-
scheidung bei der Wahl der Kartengrundlage vom darzustellenden Karten-
inhalt und vom vorgesehenen KartenmaBstab ab. Unter dem Gesichtspunkt der
Eignung von Linien- und Bildkarten als Trdger thematischer Karteninhalte
und als Kartierunterlage, sollen zunachst einige Beispiele fiir thematische
Detailkarten aus polaren und alpinen Regionen, 1in denen die beiden
Kartentypen den Kartenhintergrund bilden, vorgestellt und kommentiert
werden. Beziiglich des Borgmassivet stand die Frage im Vordergrund, ob sich
eine aus den Orthophotos wund den Hoéhenlinienpldnen relativ einfach
herzustellende Luftbildkarte als topographische Kartengrundlage bzw. als
Kartenhintergrund fir die mehrfarbige geomorphologisch-glaziologische
Karte eignet.

Bei den bislang vorliegenden groBmaBstabigen geomorphologischen Antarktis-
karten - "Geomorphological Map of Langhovde (1:25 000)" und "Geomorpho-
logical Map of Mount Ty6, VYamato Mountains (1:25 000)" (HIRAKAWA et al.
1984; IWATA et al. 1986) - dienen die entsprechenden topographischen
(Linien-)Karten des japanischen GEOGRAPHICAL SURVEY INSTITUTE als Karten-
grundlage. Diese, nach den Richtlinien der SCAR Working Group on Geodesy
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and Cartography (1980) hergestellten Karten (s. Abschn. 5.1), bilden
gegeniiber dem thematischen Karteninhalt einen neutralen Hintergrund.

Als ein Beispiel aus der kanadischen Arktis kann die "Carte géomorpholo-
gique d’Axel Heiberg (N.W.T. Canada)" im MaBstab 1:50 000 (JOLY 1973) an-
gefilhrt werden. Den Kartenhintergrund dieser gut lesbaren Karte bildet die
topographische Karte "Thompson Glacier Region, Axel Heiberg Island,
N.W.T., Canada" 1:50 000 (McKORTEL 1963; s. Abschn. 5.1).

Einen Ausschnitt der kanadischen Arktis zeigt auch die "Geomorphologische
Karte 1:25 000 Oobloyah Bay" (MAUSBACHER 1982), bei der die Kartengrund-
lage aus einer Luftbildkarte besteht. Das in der Orthophotokarte "Oobloyah
Bay (Ellesmere Island, N.W.T. Canada) 1:25 000" (BREITER et al. 1981) ab-
gebildete Gebiet war zum Zeitpunkt der Befliegung fast iiberall gleichmdBig
ausgeleuchtet. Wegen des niedrigen Sonnenstandes in 80 N zeigen vor aliem
die Bereiche mit einem hiigeligen Mordnenrelief eine deutliche Reliefpla-
stik. Unter diesen Voraussetzungen stellt der Luftbildhintergrund mit sei-
ner groBen Informationsfiille eine sehr gute Kartengrundlage dar. In den
Bereichen mit Steilrelief werden aber auch die Nachteile des Luftbildes
als Kartenhintergrund deutlich; diese &uBern sich vor allem in einer durch
die groBen Helligkeitsunterschiede zwischen den Licht- und Schattenhédngen
verursachten Verfdlschung der in der geomorphologischen Karte benutzten
Flachenfarben.

Bei dem im Rahmen des GMK-Schwerpunktprogrammes (GMK 25) kartierten Hoch-
gebirgs-Musterblatt "8443 Kdénigssee" (FISCHER 1984), bildet die amtliche
topographische Karte (TK 25, 8443) den Kartenhintergrund. In den "Bemer-
kungen zur Kartierung" kritisiert FISCHER (1984: 52) aber eine "unsachge-
maBe Generalisierung und eine fiir moderne Karten schlechte Felsdarstel-
Tung" in der TK 25 (s. hierzu KATZENBERGER 1975).

Zahlreich sind mittlerweile die Beispiele fir groBmaBstdbige Luftbildkar-
ten vergletscherter Hochgebirgsregionen, die dort vor allem als Karten-
grundlage von Gletscherkarten benutzt werden. In den dafiir benttigten
groBen MaBstdben (meist 1:10 000) kommen die Vorteile von Luftbildern
- unter anderem die groBe Informationsdichte, der hohe Aktualitdtsgrad und
die gute Erfassung dynamischer Phanomdne - voll zur Entfaltung. Ortho-
photokarten, teilweise mit thematischen Inhalten, wurden unter anderem von
FINSTERWALDER (1972), BRUNNER (1976), PILLEWIZER (1977a, b, 1982), BICHSEL
& MENET (1980) und JIRESCH (1982a, b) bearbeitet. Neben den Luftbildkarten
werden auch heute noch sog. topographische Gletscherkarten (Linienkarten)
im MaBstab 1:10 000 hergestellt, die meist zur Darstellung glaziologischer
MeBergebnisse dienen. Zur Gletscherkartierung s. die Zusammenstellungen
und Beispiele in BRUNNER (1977, 1986 u. 1988).

Mit der Herstellung von Hochgebirgs-Luftbildkarten und der Gelindedarstel-
lung von Steilrelief in Luftbildern sind aber auch einige, z.T. erhebliche
ProbTeme verbunden (s. BRUNNER 1980; JIRESCH 1982a; PILLEWIZER 1982). In
gebirgigen Regionen kdnnen sichttote Reliefteile sowie (berstrahlte und
beschattete Hangareale Schwierigkeiten bei der photogrammetrischen Luft-
bildauswertung bereiten, was {iber Fehlmessungen zu Verzerrungen in den
Orthophotos und den Hohenlinienpldnen fihrt. Abgesehen von diesen Schwie-
rigkeiten ist die Geldndedarstellung in den i(berstrahlten und den beschat-
teten Arealen teilweise unzureichend. Zur Verdeutlichung der Fels- und
Schuttstruktur in diesen Bereichen hat es deshalb auch einige Versuche mit
einer zusdtzlichen Fels- und Schuttzeichnung in Luftbildkarten gegeben
(PILLEWIZER 1976, 1977a).
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Eine Herstellung von Luftbildkarten ist vor allem in sehr groBen MaBsti-
ben sinnvoll, da nur dann der in den Luftbildern enthaltene Detailreichtum
voll zur Wirkung kommt; nach PILLEWIZER (1982: 366) bei MaBstdben
> 1:25 000, nach BRUNNER (1980) zwischen 1:15 000 und 1:5 000. Bei einer
Benutzung als Kartengrundlage wird die groBe Informationsfiille auBerdem
durch jeden graphischen Zusatz eingeschréankt, was in verstarktem MaB fir
kleinere BildmaBstdbe gilt.

Besonders schwierig sind die photogrammetrischen Aufnahmebedingungen un-
ter den Beleuchtungsverhdltnissen in den gebirgigen Regionen der Antarktis
(SIEVERS & WALTER 1984). An Strahlungstagen verursacht dort die geringe
diffuse Strahlung groBe Gegensitze zwischen bestrahlten und beschatteten
Hangarealen, was in Verbindung mit den groBen Albedounterschieden zwischen
den Fels- wund Schneeoberfldchen zu extremen Helligkeitsunterscheiden
fiuhrt. Diese kdnnen auch durch einen Kontrastausgleich der Luftbilder nur
unzureichend abgeschwiacht werden (s. Abb. 3 u. 4). Die extremen Beleuch-
tungsverhdltnisse fihren vor allem im Bereich der Licht- und Schattenhange
zu einer ungleichen Wiedergabe gleichartiger Oberflédchen. Desweiteren ver-
ursacht die Zentralperspektive der Luftbildkammer, durch Mitlicht- und Ge-
genlichteffekte, eine ungleichmdBige Abbildung des weitgehend homogenen
Kleinformenschatzes der Schneeoberfldchen.

Wegen der genannten Nachteile von Luftbildern, die vor allem in antarkti-
schen Gebirgsregionen zum Tragen kommen, sind Luftbildkarten nur bedingt
als Kartengrundlage fir thematische Detailkarten geeignet. Nicht geeignet
erscheinen sie als Kartenhintergrund vor allem dann, wenn, wie im vorlie-
genden Fall, in der thematischen Karte Flachenfarben benutzt werden und
wenn die Kartierung in MaBstdben < etwa 1:20 000 erfolgt.

Bei der fir die geomorpologisch-glaziologische Karte 1:50 000 des Borg-
massivet bendtigten topographischen Kartengrundlage wurde deshalb einer
Hohenliniendarsteilung der Vorzug gegeben. Eine lber die Korrektur und die
farbliche Trennung der digital interpolierten Ho6henlinienplane hinausge-
hende topographisch-kartographische Bearbeitung war im Rahmen der vorlie-
genden Arbeit nicht moglich (s. Abschn. 1.5). Welche Inhaltselemente eine
aber gut ausgestattete groBmaBstdbige topographische Kartengrundlage ent-
halten sollte, und wie diese dargestellt werden sollten, wird im Abschnitt
5.2 skizziert.

4.1.2 Der KartenmaBstab

Bei der Wahl des KartenmaBstabes fiir die geomorphologisch-glaziologische
Karte des Borgmassivet standen die MaBstabe 1:25 000 und 1:50 000 zur Dis-
kussion. Die Entscheidung fir den MaBstab 1:50 000 war von mehreren Grin-
den bestimmt.

Im Vordergrund stand die Absicht, einen hinreichend groBen Landschafts-
ausschnitt darzustellen, der die typischen, im Borgmassivet verbreiteten
Oberfliachenformen zeigt. Dies ware in einem groBeren MaBstab nur in
mehreren Kartenblattern mdglich gewesen.

Wegen des relativ kurzen Gelidndeaufenthaltes, in dessen Rahmen nur eine
punktuelle Feldaufnahme moglich war, muBte sich die fléachendeckende
thematische Kartierung vor allem auf eine Interpretation der vorliegenden
Stereo-Luftbilder (s. Abb. 3 u. 4) sowie der daraus hergestellten Ortho-
photos und Hohenlinienplane stiutzen. Bei dieser Kartiermethode ist jedoch
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nicht iberall die Informationsfiille zu erzielen, wie sie fiir den MaBstab
1:25 000 notwendig ist.

Die Wahl des KartenmaBstabes wurde auBerdem von der Qualitdat der topogra-
phischen Kartengrundlage beeifluBt, bei der die aus dem digitalen Gelande-
modell (DGM) abgeleiteten Hohenlinienpldne die Vorlagen bildeten (s.
Abschn. 1.4). Eine exakte Hohenliniendarstellung mit Hilfe von Inter-
polationsprogrammen setzt eine méglichst detaillierte Gelandeerfassung
voraus. Diese kann vor allem im Felsrelief so umfangreich werden kann, daB
eine Analogauswertung vorteilhafter ist als eine digitale Hohenlinienin-
terpolation (BRANDSTATTER 1983: 152-159 u. REISS 1985: 13).

Im Falle des Borgmassivet war die Dichte der photogrammetrisch registrier-
ten Geldndepunkte (Stiitzpunkte fir das DGM) so gewdhlt worden, daB sie den
Genauigkeitsanspriichen von Orthophotos im MaBstab 1:25 000 geniigen. Die
aus dem DGM abgeleiteten Hohenlinienpldne geben in diesem MaBstab das
schroffe Felsgelande zu stark gegldttet bzw. generalisiert wieder. Dieser
Nachteil der Héhenlinienplane fallt im MaBstab 1:50 000 nicht mehr so
stark ins Gewicht.

4.2 Konzeption sowie inhaltliche und graphische Gestaltung der geomorpho-
logisch-glaziologischen Karte

4.2.1 Konzeption und Inhaltselemente

Mit der geomorphologisch-glaziologischen Karte des Borgmassivet wird eine
kombinierte kartographische Darstellung geomorphologischer und glaziclo-
gischer Inhaltselemente gewdhlt, um die vielfditigen Beziehungen zwischen
dem Fels- und Schuttgelande einerseits und der Glaziosphire andererseits
zu verdeutlichen. Dies ist notwendig, da die heute wirksamen morphodyna-
mischen Vorgdnge und die Morphogenese des Borgmassivet nur im Zusammenhang
mit der Vergletscherung verstandlich sind.

Gegenstand der Kartierung ist die habituelle (morphographisch-morphome-
trische), die substantielle und vor allem die genetisch-dynamische Charak-
terisierung der unvergletscherten Areale und der Glaziosphidre. Die glazio-
logischen Inhaltselemente werden dazu in das geomorphologische Glie-
derungsschema der Legende integriert, und nicht, wie sonst Ublich, in
einem eigenen Legendenteil dargestellt, wie z.B. unter der Bezeichnung
"Hydrography" bei IWATA et al.(1986).

Als bislang einziges geomorphotogisches Kartenbeispiel, das ein mit dem
Borgmassivet vergleichbares Gebiet zeigt, kann die von IWATA et al. (1986)
bearbeitete  "Geomorphological Map of Mount Ty6, VYamato Mountains
(1:25 000)" angefihrt werden. In dieser Karte einer Nunatakkerregion in
der ostantarktischen Trockenschneezone findet auch der Formenschatz und
die Beschaffenheit der Gletscheroberfliachen eine stdrkere Bericksichti-
gung. Bei der Mt. Ty6-Karte handelt es sich um das zweite Blatt einer ja-
panischen Kartenserie von geomorphologischen Antarktiskarten. Das erste
Blatt zeigt die ostantarktische Kiistenoase Langhovde und die sie umgeben-
den Inlandeisgebiete (HIRAKAWA et al. 1984). Das in diesen beiden Karten
benutzte Kartiersystem orientiert sich mehr oder weniger am deutschen GMK-
25-Konzept (LESER & STABLEIN [Hrsg.] 1975; LESER & STABLEIN 1979); ledig-
lich dort wo das anstehende Gestein durch die glaziale Erosion freigelegt
wurde, wird entsprechend dem franzdosischen Kartiersystem (TRICART 1972)
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das Oberflachengestein und die geologische Struktur dargestellt. Zur An-
wendung kam das franzdsische Kartiersystems z.B. in der von JOLY (1973)
bearbeiteten "Carte géomorphologique d’Axel Heiberg (N.W.T. Canada)".

Neben den beiden erwdhnten japanischen Kartenbeispielen gibt es noch
einige weitere geomorphologische Kartierungen antarktischer Regionen (u.a.
DERBYSHIRE & PETERSON 1978; YOSHIDA & MORIWAKI 1983; MIOQTKE 1985), bei de-
nen es sich jedoch nur um individuell gestaltete Kartenskizzen handelt,
die meist auf einer Interpretation nicht entzerrter Luftbilder beruhen.

Die Auswahl der in der geomorphologisch-glaziologischen Karte des Borg-
massivet dargestellten Inhaltselemente orientiert sich beziglich der
geomorphologischen Karteninhalte teilweise am GMK-25-Konzept (LESER &
STABLEIN 1979; FISCHER 1984) und an dem in der Antarktis realisierten ja-
panischen Kartiersystem (HIRAKAWA et al. 1984; IWATA et al. 1986). Bei der
Auswah1 der glaziologischen Inhaltselemente wurden die Kartierrichtlinien,
Legendenentwiirfe oder Kartenbeispiele der UNESCO/IASH/WMO (1970), der SCAR
Working Group on Geodesy and Cartography (1980}, von THOMSEN (1983a, b,
1986) sowie von BLACHUT & MULLER (1966), KASSER & ROETHLISBERGER (1966}
und BRUNNER (1977) beriicksichtigt.

Im einzelnen hat die Borgmassivet-Karte die kartographische Prdsentation
folgender geomorphologischer und glaziologischer Informationen zum Gegen-
stand (s. die detaillierte Gliederung der Kartenlegende), zu deren Kenn-
zeichnung méglichst einheitliche, lediglich farblich unterschiedene, gra-
phische Darstellungsmittel (s. Abschn. 4.2.2) benutzt werden:

1) Oberfldachenformen (Morphographie/-metrie, Topographie)

Zur Charakterisierung der Oberflachenformen ist vor allem die Verdeut-
1ichung der linearen Reliefelemente notwendig. Fiir die kartographische
Prasentation der wichtigsten Relieflinien (Kanten-, Riicken- und Talli-
nien) enthalt das japanische Kartiersystem mehrere, auch fir das Borg-
massivet geeignete Darstellungsmittel. Die nach diesem System fir ge-
krimmte Formen benutzten Kartenzeichen kénnen die in geomorphologi-
schen Hochgebirgskarten umstrittenen Wolbungslinien ersetzen (s. auch
FISCHER 1984: 53 u. RATHJENS 1985: 63). In der Borgmassivet-Karte wird
auf eine strenge morphometrische Klassifizierung der Kantensignaturen
nach der Stufenhdhe und der GrundriBbreite verzichtet, da diese Infor-
mationen dem Hohenlinienplan entnommen werden kdnnen. Neben den Re-
lieflinien erfahren noch einige markante Klein- und Einzelformen eine
graphische Betonung.

Da die dquidistanten Hohenlinien der topographischen Kartengrundlage
zumindest im gebirgigen Relief einen wertvollen morphographischen und
morphometrischen Informationstrager bilden, wird auf eine Kartierung
der Hangneigung verzichtet. AuBerdem besteht vor allem im Steilrelief
die Gefahr, daB ein Raster fiir die Hangneigung die ibrigen Kartenin-
halte schlechter lesbar macht. Gegen eine Darstellung der Neigungsver-
haltnisse 1in geomorphologischen Hochgebirgskarten, mit ihrer guten
Scharungsplastik, haben sich auch FISCHER (1984: 53) und RATHJENS
(1985: 63) ausgesprochen. In den japanischen Antarktiskarten wird die
Hangneigung nur auf Nebenkarten bzw. einer transparenten Auflage wie-
dergegeben.

2) Oberflachen-/oberflachennahes Material

Die substantielle Charakterisierung der Oberflachen beschrankt sich
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im Bereich der unvergletscherten Areale auf die Kartierung morpholo-
gisch relevanter Gesteinsunterschiede. Im Kartiergebiet sind die mei-
sten der aus Sedimentgesteinen bestehen Areale deutlich weniger ver-
witterungsresistent als die weit verbreiteten doleritischen und diori-
tischen Intrusivgesteine.

An der Oberfliche der Glaziosphire werden die aus Eis oder Firn beste-
henden Gletscherbereiche hervorgehoben; in der Trockenschneezone sind
dies die Ablationsgebiete.

3) Prozesse und ihre Spuren bzw. Formen

Zu den wichtigsten Inhaltselementen der Karte gehéren die groBten-
teils rezent wirksamen Prozesse an der Oberflédche der unvergletscher-
ten Areale und der Glaziosphdre sowie die dadurch verursachten Spuren
bzw. Formen (geomophologische Prozesse und ProzeBspuren bzw. Prozesse
und Formen an der Oberfliche der Glaziosphdre).

4) Geomorphologische ProzeBbereiche und Bereiche mit supraglazialer Akku-
mulation

Das stdrkste kartographische Ausdrucksmittel wird fir die Kennzeich-
nung von mehr oder weniger homogenen Reliefbereichen der unverglet-
scherten Areale benutzt, die das Ergebnis bestimmter ProzeBkombinatio-
nen sind. Die Bezeichnung dieser ProzeBbereiche erfolgt nach den re-
zent wirksamen Formungsvorgangen.

Bei den Bereichen mit supraglazialer Akkumulation kann zwischen jiinge-
rem und dlterem Mordnenschutt unterschieden werden.

5) Ergdnzende Angaben

Die oben genannten Karteninhalte werden noch durch die Darstellung
verschiedener glaziologischer Grenzlinien sowie durch die Angabe son-
stiger relevanter Informationen zu glaziologisch-meteorologischen Be-
obachtungen und Messungen erganzt.

4.2.2 Graphische Gestaltung der geomorphologischen und glaziologischen
Inhaltselemente (s. Kartenlegende)

Die in der geomorphologisch-glaziologischen Karte benutzten Signaturen,
Symbole und flachenhaften Darstellungsmittel entsprechen grdBtenteils den
Kartenzeichen in der Mt. Tyd-Karte und in der GMK-25-lLegende (s. Abschn.
4.2.1). Diese werden noch durch einige zusatzliche Signaturen ergadnzt. Die
Wiedergabe des Karteninhaltes erfolgt in 10 Farben.

Fiir die Darstellung der morphographischen Reliefelemente sowie der Prozes-
se und deren Spuren werden einheitliche graphische Darsteliungsmittel be-
nutzt, die jedoch farblich unterschieden werden. Im Bereich der aus Fels,
Schutt und randglazialen Moridnen bestehenden unvergletscherten Areale er-
scheinen die morphographischen Signaturen und die Symbole fiir die Prozesse
in schwarz bzw. rot. In der topographischen Kartengrundlage werden diese
Bereiche mit dunkelgrauen Héhenlinien dargestellt.

Die Oberfildche der Glaziosphdre wird durch hellblaue Hohenlinien gekenn-
zeichnet. Zur Darstellung der morphographischen Reliefelemente in Eis- und
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Firnbereichen sowie simtlicher, mit der Gletscherbewegung in Zusammenhang
stehenden Erscheinungen dienen blaue Kartenzeichen. Der dolisch geprigte
Formenschatz der Gletscheroberflachen wird durch eine Kennzeichnung in
griin hervorgehoben.

Zur Gliederung der Legende und der in der Karte benutzten Darstellungsmit-
tel sind noch folgende Angaben zu machen:

1)

Morphographie

Mit Hilfe der linearen Signaturen fir die Kanten-, Ricken- und Talli-
nien (s. Legendenpunkte 1.1 und 1.2) wird eine Gliederung des Reliefs
in Hange (bzw. Winde), Ricken und Tdler erreicht. Bei den dazu benutz-
ten Kantenlinien werden bis zu drei GroBenordnungen von scharfkantigen
Formen unterschieden. Fiir konvex gekriimmte Hangkanten wird jeweils nur
eine Liniensignatur benutzt. Zur Markierung der scharfkantigen Riicken-
oder Firstlinien (Grate) dienen zwei Liniensignaturen, und die stump-
fen Ricken (Kimme, Walle) werden durch eine Liniensignatur gekenn-
zeichnet. Tal- oder Tiefenlinien verdeutlichen lediglich einige lang-
liche Mulden an der schneebedeckten Oberflidche der Glaziosphare.

Von samtlichen Trapez-, Dreieck- und Halbkreissymbolen der 1inearen
Signaturen werden nur die Umrisse wiedergegeben, um den lbrigen Kar-
teninhalt (vor allem die Reliefplastik der Hohenlinien) nicht zu stark
zu belasten.

Die Kennzeichnung markanter Klein- und Einzelformen (Legendenpunkt
1.3) erfolgt im Bereich der unvergletscherten Areale mittels schwarzer
Punktsignaturen. Zwei Sonderformen von Gletscherzungen werden hier
durch eine blaue Liniensignatur hervorgehoben.

Oberflachen-/oberflachennahes Material

Die aus Sedimentgestein (an der Oberflache oder oberflachennah anste-
hend) bestehenden Bereiche der unvergletscherten Areale werden durch
ein rotes Symbolmuster (Linienraster) markiert (Legendenpunkt 2.1).
Die Wiedergabe dieses Linienrasters erfolgt nicht in rotbraun, wie
dies in der GMK-Legende vorgesehen ist, sondern in der gleichen Farbe
wie die Symbole fiir die geomorphologischen Prozesse und ProzeBspuren,
um eine Druckplatte einsparen zu kénnen.

Ein hellblauer Flachenton (Punktraster) kennzeichnet die aus Eis oder
Firn bestehenden Oberflachen der Glaziosphdre (Legendenpunkt 2.2).

Prozesse und ihre Spuren bzw. Formen

Die Darstellung der geomorphologischen Prozesse und ProzeBspuren (Le-
gendenpunkt 3.1) erfolgt mit roten Symbolen.

Zur Verdeutlichung der Gletscherbewegung und der damit verbundenen
Oberfldchenformen (Legendenpunkt 3.2.1) dienen blaue Pfeile bzw. eine
weitgehend grundriBtreue Strukturzeichnung (fiir Gletscherspalten) oder
ein geeignetes Raster (fir Gletscherbriche).

Im Bereich der von dolischen Prozessen gepragten Gletscheroberfliachen
(Legendenpunkt 3.2.2) dienen griine Pfeile zur Markierung der Windrich-
tung, von Lawinenbahnen und von Deflationserscheinungen. Die {brigen
graphischen Symbole kennzeichnen schneebedeckte Bereiche mit einem im
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4)

5)

6)

Luftbild sichtbaren Kleinformenschatz.

Die Symbole fiir die Ablationsformen in Bereichen mit supraglazialem
Schutt werden in schwarz dargestellt (Legendenpunkt 3.2.3), da sie
sonst nur schlecht in ihrer "violetten Umgebung" (s. u.) erkennbar
waren.

Geomorphologische ProzeBbereiche und Bereiche mit supraglazialer Akku-
mutation

Die flachenhafte Darstellung der geomorphologischen ProzeBbereiche der
unvergletscherten Areale (Legendenpunkt 4.1) erfolgt in der Farbe der
wichtigsten (d.h. der zuerst genannten) ProzeBgruppe: Die Farbgebung
entspricht der GMK-Legende: gravitativ - braun, denudativ - ocker,
cryogen - lila, glazial - violett.

Die orientierte Schuttzeichnung der Bereiche mit supraglazialer Akku-
mulation von Mordnenschutt (Legendenpunkt 4.2) erscheint ebenfalls in
violett.

Erganzende Angaben, glaziologisch-meteorologische Beobachtungen und
Messungen

Unter den dargestellten Grenzlinien kennzeichnet eine blaue Strich-
Punkt-Linie die supraglaziale Eisscheide zwischen den Gletscherarealen
des Jutulstraumen-Penckstkket-Systems und des Schyttbreen. Die als
gerissene griine Linie eingezeichnete Gleichgewichtslinie markiert die
Grenze zwischen Akkumulations- und Ablationsgebieten an der Oberflache
der Glaziosphdre. Die griine Farbe wurde gewahlt, da die Lage dieser
NulTinie des Massenhaushalts in der Trockenschneezone im wesentlichen
von den Windverhdltnissen bestimmt wird (s. Abschn. 2.2.2.2).

Samt1iche Angaben zu bekannten Eisdickenmessungen und zu Bewegungsmes-
sungen an Gletscherpegein sind in blau dargestellt. Die Lage von
1950/51 gegrabenen Schneeschiachten wird durch ein grines Symbol
markiert.

Topographie

Die topographische Kartengrundlage bzw. der Kartenhintergrund besteht
im Bereich der unvergletscherten Areale aus dunkelgrauen Hohenlinien
und schwarzen Hohenpunkten. An der Oberfliche der Glaziosphire er-
scheinen die Hohenlinien und -punkte in hellblau.

Die angegebenen Hohen beziehen sich auf die 1984/85 im westlichen
Borgmassivet durchgefithrten terrestrischen Triangulationen und Dopp-
ler-Satellitenbeobachtungen. Aus den Satellitenbeobachtungen ergiebt
sich gegeniiber den barometrischen Hohen der Norwegisch-Britisch-Schwe-
dischen Antarktisexpedition (NBSAE) 1949-52 ein Hohenunterschied von
etwa + 23,4 m. Bei den aus dem norwegischen Kartenwerk DRONNING MAUD
LAND 1:250 000 (Blatt F6) wbernommenen Hohenpunkten (in der Karte in
Klammern angegeben) wurden 23 m (bei trigonometrischen Punkten der
NBSAE) bzw. 25 m (bei photogrammetrischen Punkten der NBSAE) addiert
weitere Angaben siehe Legende).

Bestandteile der topographischen Kartengrundlage sind auBerdem das
Kartennetz und die aus der Karte DRONNING MAUD LAND 1:250 000 (Blatt
F6) iibernommenen geographischen Namen.
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5 BEISPIELE UND VORSCHLAGE ZUR INHALTLICHEN UND GRAPHISCHEN GESTALTUNG
GROBMABSTABIGER TOPOGRAPHISCHER KARTEN VERGLETSCHERTER GEBIRGSREGIONEN

Wie im Abschnitt 4.1.1 dargelegt, konnen Luftbildkarten herkoémmliche topo-
graphische Karten vor allem dann nicht ersetzen, wenn Kartengrundlagen fir
thematische Detailkarten mit fliachendeckenden Eintragungen bendtigt wer-
den. Dies gilt insbesondere unter den schwierigen Beleuchtungsverhdltnis-
sen in den vergletscherten Gebirgsregionen der Polargebiete.

Fir die Erstellung topographischer Karten der Antarktis wurden von der
SCAR Working Group on Geodesy and Cartography (1980) "Standard Symbols for
Use on Maps of Antarctica" vorgeschlagen. Die darin vorgeschlagenen Dar-
stellungsmittel, die fir eine sehr groBe MaBstabsspanne ausgelegt sind,
erlauben jedoch keine detaillierte Geldndedarstellung groBmaBstadbiger
topographischer Karten. Wie vielgestaltig die Gebirgs- und Gletscherdar-
stellung in topographischen Karten in mit der Antarktis vergleichbaren
polaren und alpinen Regionen sein kann, wird deshalb zundchst an einigen
Kartenbeispielen verdeutlicht (s. Abschn. 5.1). AbschlieBend folgen einige
Vorschlage zur inhaltlichen und graphischen Gestaltung groBmaBstabiger
topographischer Antarktiskarten (s. Abschn. 5.2).

5.1 Beispiele fiir groBmaBstabige topographische Karten polarer und
alpiner Gebirgsregionen

Von den wenigen groBmaBstidbigen Karten aus der Antarktis wurden z.B die
1981 erschienenen Karten einer japanischen Kartenserie der Yamato Moun-
tains 1:25 000 (GEOGRAPHICAL SURVEY INSTITUTE 1981) nach den SCAR-Vor-
schldgen (SCAR 1980) gestaltet. Uber dguidistante 10 m-Hohenlinien in
braun (fir sog. eisfreie Gebiete) und blau (fir Eis- oder Schneeoberfli-
chen) wird zwar eine gute Scharungsplastik erzeugt, wegen des Verzichts
auf graphische Zusdtze (wie Kantensignaturen) kommen die charakteri-
stischen Tlinearen Reliefelemente der abgebildeten Nunatakkerlandschaft
jedoch kaum zum Ausdruck. Die mit braunen Hohenlinien dargestellten sog.
eisfreien Gebiete sind zusatzlich mit einem hellbraunen Flachenton unter-
legt, die FEis- oder Schneeflédchen entsprechend mit einem hellblauen
Flachenton. Zur Kennzeichnung der Mordnenareale, einschl. der von Eis
unterlagerten, dienen auBer einem hellbraunen Flichenton und braunen
Hohenlinien ein schematisches braunes Punktraster.

Eine stdrker differenzierte Gelande- und Gletscherdarstellung zeigt die
belgische Antarktiskarte der "Belgica Mountains" 1im MaBstab 1:25 000
(INSTITUT GEOGRAPHIQUE MILITAIRE 1963). In dieser Karte, in der der
Héhenlinienabstand 20 m betrigt, werden auch grundriBfiahige Einzelformen
(Moranenriicken, Geldndekanten und Gletscherspalten) graphisch hervor-
gehoben. An der Oberflache der vergletscherten Areale werden folgende
Gebiete getrennt dargestellt: Blankeis, teilweise schneebedecktes Eis,
Schnee und Akkumulationsgebiete von Schnee.

Als die wahrscheinlich ersten groBmaBstabigen topographischen Antarktis-
karten, sind auch die beiden von v.GRUBER (1942) bearbeiteten Karten
1:50 000 des Wohlthatmassivs, im dstlichen Neuschwabenland, zu erwdhnen.
Diese 1in 5 Farben gedruckten Karten sind das Ergebnis einer photogramme-
trischen Auswertung von Schriagluftbildern der Deutschen Antarktischen Ex-
pedition 1938/39.



82

Unter den zahlreichen topographischen Karten polarer und vor allem alpiner
Regionen, fallen drei kanadische Karten wegen ihrer detaillierten Gelénde-
darstellung auf. Mit der 1962 erschienenen Karte "Thompson Glacier Region,
Axel Heiberg Island, N.W.T., Canada", 1:50 000 (McKORTEL 1963), sollte
nach MULLER (1963) eine topographische Kartengrundlage geschaffen werden,
die den vielfdltigen Anforderungen der verschiedenen im Arbeitsgebiet der
McGill Arctic Research Expedition tatigen Geowissenschaftler gerecht wird.
DaB dieses Ziel erreicht wurde, zeigt z.B. die bereits erwéhnte geomorpho-
logische Karte von JOLY (1973). Der Hohenlinienplan (Aquidistanz 25 m) der
8-farbigen topographischen Karte besteht aus drei Farben (hellblau fir
Gletscher und perennierenden Schnee, braun fir bewachsenen Boden, grau fir
Schutt, Mordne und Fels), die im felsigen Steilrelief durch eine Fels-
zeichnung in schwarz erganzt wird.

Ein weiteres Kartenblatt mit Versuchscharakter stellt auch die 1981 er-
schienene 10-farbige Karte "Columbia Icefield, British Columbia, Alberta",
1:50 000, Aquidistanz 20 m, dar (OMMANNEY 1986). Sehr differenziert und
graphisch gut herausgearbeitet sind vor allem die Gletscheroberfléachen so-
wie die Fels- und Schuttregion. Die sehr groBe Informationsfille dieser
topographischen Karte bietet allerdings nur noch wenig Raum fir weitere
themat ische Eintragungen.

Ein Vorlaufer der Columbia Icefield-Karte ist das 1975 erschienene Blatt
"Peyto Glacier, Alberta, 1:10 000", Aquidistanz 10 m (HENOCH & CROIZET
1976). Bemerkenswert ist bei dieser 8-farbigen topographischen (Glet-
scher-)Karte die Hervorhebung der morédnenbedeckten Areale im Umfeld des
Gletschers und auf dem Eis mittels einer eigenen Farbe (ocker), wodurch
sich diese Areale deutlich von den in dunkelgrau dargestellten Schutthén-
gen unterscheiden.

In den Alpen, wo die topographische Gebirgskartographie ihre langste Tra-
dition hat, wurden zahlreiche Methoden der Geldnde- und Gletscherdarstel-
lung entwickelt. Hier sei nur an die vor allem unter IMHOF (1965) bis zur
Vollendung entwickelte sog. Schweizer Manier erinnert, sowie an die im
Rahmen der Alpenvereinskartographie entstandenen Methoden (KINZL 1972;
BRANDSTATTER 1974). Die wichtigsten Methoden der Hochgebirgskartographie
sind auch in den alpinen Beispielen der Kartenproben des Arbeitskreises
"Topographisch-Geomorphologische Kartenproben 1:25 000" vorgestellt worden
(LOUIS & HOFMANN 1974). Dieser Arbeitskreis hatte vor allem eine Verbes-
serung der Gelandedarstellung in topographischen Karten zum Ziel.

Unter den verschiedenen Methoden der Gebirgskartographie ist insbesondere
die von BRANDSTATTER (1983) entwickelte Manier zur Gestaltung topographi-
scher Karten von Interesse, da dabei das photogrammefrische MeBergebnis
(der Hohenlinienplan) auch im Steilrelief weitgehend erhalten bleibt und
aug eine aufwendige kiinstlerische Felszeichnung verzichtet wird (s.
u.).

Die Qualitdten von entsprechend gestalteten Karten als Kartierunterlage
hat FISCHER (1984: 52) betont. Er lobt die bei der geomorphologischen Auf-
nahme des Blattes Konigssee benutzte Alpenvereinskarte 10/1 "Steinernes
Meer" (BRANDSTATTER 1969) als eine "allen anderen kartographischen Erzeug-
nissen iberlegene Gebirgsdarstellung”. Von BRANDSTATTER liegen =zahlreiche
Anwendungsbeispiele fiir topographische Karten in den MaBstaben 1:50 000
bis 1:10 000 vor (u. a. BRANDSTATTER 1967, 1968, 1969; BRANDSTATTER, L. &
G. 1977). Die Benutzung fir die Darstellung von Gletscheroberflachen
(BRUNNER 1977: 33) und fir Felszeichnungsversuche in Orthophotos (PILLE-
WIZER 1976, 1977a) zeigt die Vielseitigkeit dieser Kartiermethode.
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Die Grundziige der "Methode BRANDSTATTER" sind wie folgt zu skizzieren:
Wichtigstes Mittel der Gelindedarstellung ist das Hohenlinienbild einer
photogrammetrischen Luftbildauswertung. Mit Hilfe dieser &quidistanten
Hohenlinien wird bei einem geeigneten Abstand eine Scharungsplastik
erzeugt. Wo dieses Darstellungsmittel im Felsgeldnde nicht ausreicht,
setzt die topographisch-kartographische Bearbeitung an. Bei diesen zur
Klarung des Hohenlinienbildes benutzten zusitzlichen Kartenzeichen handelt
es sich um eine sog. korrelative Zeichnung. Die sich in Steilwdnden berih-
renden Hohenlinien werden durch eine feine Schraffur ersetzt, den sog.
Scharungsersatz. Das unruhige Hohenlinienbild im schroffen Fels mit seinen
Wendungen, Knicken und Spriingen wird mit Hilfe von Kantenlinien geklért.
Die sog. Kantenzeichnung besteht aus variablen Linien, mit und ohne
schraffige Zusdtze. Im Fels- und Schuttgelédnde dient schlieBlich noch eine
sog. Gefligezeichnung der Veranschaulichung der Oberfléachenbeschaffenheit
und der Gesteinsstruktur. Die Tinearen Kartenzeichen werden im "Felsdd-
land" schwarz und in den Gletschergebieten blau dargestellt; im "begriinten
Bergland" erscheinen die Hohenlinien und die Kantenzeichnung in braun.

Zur Gletscherkartierung, einschlieBlich der Kartierung der Schneedecke,
1iegen mehrere Vorschldge und Beispiele vor, unter anderem von BLACHUT &
MULLER (1966), KASSER & ROETHLISBERGER (1966), UNESCO/IASH/WMO (1970), H.
u. W. SLUPETZKY (1972), BRUNNER (1977) und PATZELT (1986). Die kartogra-
phische Darstellung von Gletscheroberflichen erfolgt meist im MaBstab
1:10 000. Eine Illustration, wie differenziert die Gletscherdarstellung
auch in topographischen Karten kleinerer MaBstibe sein kann, bieten die
oben erwdhnten Karten der Thompson Glacier Region und des Columbia
Icefield im MaBstab 1:50 000.

5.2 Vorschlige zur inhaltlichen und graphischen Gestaltung
groBmaBstabiger topographischer Antarktiskarten

‘Mit den unten skizzierten Vorschligen wird eine, gegenilber den "Standard
Symbols for Use on Maps of Antarctica" fiur "Continental Features" in der
SCAR-Kartieranleitung (SCAR 1980), detailliertere Gebirgs- und Gletscher-
darstellung 1in groBmaBstibigen (MaBstab 1:50 000 und groBer) topographi-
schen Antarktiskarten angestrebt. Die Herstellung entsprechender Karten
setzt das Vorhandensein einer Hohenliniendarstellung und von Orthophotos
als Kartierunterlagen voraus. Mit diesen lassen sich die topographischen
Karteninhalte relativ leicht durch Hochzeichnen kartieren (z.B. PILLEWIZER
1977b). Beabsichtigt ist die Gestaltung einer i(bersichtlich gegliederten
und nicht durch zu viele Kartenzeichen iiberlasteten topographischen Karte,
die bei der thematischen Kartierung die Gelandeaufnahme erleichtert und
die sich als Kartenhintergrund eignet.

Zur Umsetzung dieser Vorstellungen eignen sich vor allem die von L. BRAND-
STATTER (1983) entwickelten Darstellungsmittel (s. Abschn. 5.1). Die fol-
genden Vorschlidge zur Gebirgs- und Gletscherdarstellung in topographischen
Antarktiskarten orientieren sich in Grundziigen an dieser Kartiermethode.

Das Hauptdarstellungsmittel der Oberflachenformen bildet eine durch é&qui-
distante Hohenlinien erzeugte Scharungsplastik. BRANDSTATTER (1983: 89)
schlagt fur die MaBstibe 1:25 000 und 1:50 000 einen Hohenlinienabstand
von 20 bzw. 25 m vor; Abstand der Zihllinien 100 m. GrundriBfdhige Kanten
und Kleinformen werden durch eine sog. korrelative Zeichnung hervorgeho-
ben, die das mehrfarbige Héhenlinjenbild erginzt oder klart. Die korrela-
tive Zeichnung besteht aus einem Scharungsersatz im Steilraum, aus einer
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Gefige- oder Strukturzeichnung und vor allem aus Kantenlinien, die zur
Mark ierung von Stufen, Graten und Kerben dienen. Auf weitere morphographi-
sche Darstellungsmittel wie Felszeichnung und Schummerung wird verzichtet.
Beide sind zu aufwendig in der Herstellung, und bei der Schummerung be-
steht die Gefahr, daB sie thematische Farbiiberdrucke stérend beeinfluBt.

Die Wiedergabe der Kartenzeichen erfolgt in Abhdngigkeit vom Material
bzw. von der Beschaffenheit der Oberflachen in verschiedenen Farben. Die
ibergeordneten Einheiten bilden einerseits die unvergletscherten Areale
und andererseits die Gletscheroberflachen. Die Abgrenzung zwischen beiden
Bereichen kann aber dort schwierig sein, wo supraglazialer Mordnenschutt
an altere, nicht mehr von Eis unterlagerte Morédnenareale grenzt.

Die Ausdehnung der unvergletscherten Areale, d.h. des Fels- und Schuttge-
ldandes sowie der nicht von Eis unterlagerten Mordanen, verdeutlicht ein
hellgrauer Flichenton (wie z.B. in der im Abschn. 5.1 erwdhnten Karte
"Thompson Glacier Region,..."). Als gemeinsames Darstellungsmittel sdmt-
Ticher Gletschercoberflachen (aus Schnee, Firn oder Eis bestehende Oberfla-
chen einschl. der von Eis unterlagerten Mordnenareale) dienen blaue Héhen-
linien.

Im Bereich der unvergletscherten Areale wird das Felsgeldnde durch
schwarze Hohenlinien und eine korrelative Zeichnung (einschl. Begrenzungs-
signatur) in schwarz wiedergegeben. Zur Darstellung der Schuttareale
(Schuttfelder und -hdnge sowie der nicht ven Eis unterlagerte Moranen-
schutt) dienen dunkelgraue Héhenlinien. Innerhalb der Schuttareale seollten
auBerdem die aktiven Sturzhalden und -kegel durch eine =zusidtzliche
dunkelgraue Schuttpunktierung hervorgehoben werden.

Die Topographie sdmtlicher Mordnenareale (mit und ohne Eisunterlage) wird
mit Hilfe einer orientierten dunkelgrauen Schuttzeichnung wiedergegeben.

Im Bereich der Glaziosphdre werden die Ablationsgebiete, die aus Firn und
Gletschereis (teilweise von supraglazialem Schutt bedeckt) bestehen, durch
ein hellblaues Punktraster gegeniiber den schneebedeckten Akkumulations-
gebieten (in weiB) betont (s. z.B. Karte "Belgica Mountains"). Gletscher-
bereiche mit einer bedeutenden:Triebschneeanhdufung sollten durch ein
blaues Punktraster markiert werden. Die Kartierung der grdoBeren Oberflé-
chenformen der Schneedecke (Sastrugi und Schneediinen) erfolgt mit Hilfe
von blauen, die formende Windrichtung anzeigenden Symbolen. Zur Darstel-
lung von Schmelzwasseransammlungen und -rinnen dienen blaue Fléchen
bzw. Linien.

Die grundriBfdhigen 1inearen Strukturen der Gletschercberfldchen (Spalten,
Abbruchkanten, Wichten usw.) werden soweit moglich durch eine korrelative
Zeichnung in blau wiedergegeben. Fiir Gletscherbriche, Lawinenkegel und
sonstige gestdérte Oberflichen der Glaziosphdre wird eine blaue Struktur-
zeichnung oder ein geeignetes Raster benutzt.

Bei der kartographischen Wiedergabe von Gletscheroberflachen st unbe-
dingthauf die Angabe des Zeitpunktes der Gelandeaufnahme (Befliegung usw.)
zu achten.
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