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Die geodynamische Entwicklung des westlichen
Mittelmeerraums und der Alpen*
St. Müller und W. Lowrie

Einleitung
Die Schweizerische Naturforschende
Gesellschaft hat im Jahr 1971 das
Schweizerische Landeskomitee für das
Internationale Geodynamik-Projekt
gegründet. In den Jahren 1971-1979 hat
dieses Landeskomitee die Aufgabe
übernommen, die interdisziplinäre
Forschung in den Erdwissenschaften im
Rahmen dieses internationalen Projekts
zu koordinieren und zu fördern. Das Ziel
des Projekts war es unter anderem, die
dynamischen Prozesse zu durchleuchten,

welche in engem Zusammenhang
mit den diversen geologisch-tektoni-
schen Problemen des Alpenraums
sowie des westlichen Mittelmeerraums
stehen. Wegen des internationalen
Charakters des Geodynamik-Projekts konnten

einige der schweizerischen Beiträge
mit denjenigen der Nachbarländer
sowie anderer teilnehmender Länder
verbunden und durch wirkungsvolle
Zusammenarbeit ergänzt werden. Als
Beispiele dafür kann man die koordinierten

Arbeiten an den drei Geotraver-
sen durch die Alpen anführen.
Die Mitarbeit an diesem internationalen
Projekt hat viele wichtige wissenschaftliche

Ergebnisse erbracht. Es wäre sehr
schwierig, allein die vielseitigen
schweizerischen Beiträge vollständig aufzuführen.

Stattdessen haben wir uns erlaubt,
einige Beiträge auszuwählen, die in

enger Zusammenarbeit mit Kollegen
anderer Länder erarbeitet wurden, um
eine anschauliche Übersicht über die
wissenschaftliche Tätigkeit auf dem
Gebiet der Geodynamik des westlichen
Mittelmeerraums sowie des Alpenraums

zu geben. Umfassendere Beiträge

aus den verschiedenen Arbeitsgruppen
des Schweizerischen Landeskomitees

für das Internationale Geodynamik-
Projekt findet man im Schlussbericht,
der in den (Schweizerischen Mineralogischen

und Petrographischen
Mitteilungen) (Band 59, Heft 1/2, 1979)
publiziert wurde, oder im Sonderheft
Nr. 73/2 der <Eclogae Geologicae Hel-
vetiae> (1980) über die Alpen-Geotra-
versen, das soeben erschienen ist.

Der innere Aufbau der Erde
Auf dem Umschlagbild dieser Ausgabe
ist der Schalenbau des Erdinnern zu
sehen, so wie er aus der Analyse der
Ausbreitung von seismischen
Raumwellen schrittweise ermittelt worden ist.

"Mitteilung Nr. 315. Institut für Geophysik,
ETH Zürich

Im Gegensatz zu den ziemlich genauen
seismisch festgelegten Tiefen der
Grenzflächen zwischen den Hauptschalen

sind die im Erdinnern herrschenden
Temperaturen nicht gut bekannt. Allgemein

anerkannt ist aber, dass der
Erdmittelpunkt und der innere Kern fest
sind. Der extrem hohe Druck spielt
offenbar eine wichtigere Rolle als die
hohe Temperatur in diesem Tiefenbereich.

Im äusseren Kern jedoch
übersteigt die Temperatur den Schmelzpunkt
der dort vorhandenen Materie - einer
Eisen-Nickel-Legierung. Sie befindet
sich deshalb in einem flüssigkeitsähnlichen

Zustand. Eine Änderung in der
stofflichen Zusammensetzung erfolgt
beim Übergang vom Erdkern zum
Erdmantel. Die Metalloxide des unteren
Erdmantels sind wieder fest und verhalten

sich wie ein elastischer Körper.
Im oberen Erdmantel, d.h. genauer im
Tiefenbereich von etwa 100 bis 250 km,
reicht die Temperatur nahe an den
Schmelzpunkt des Materials heran. Die
Abnahme der seismischen
Raumwellengeschwindigkeiten sowie die
anomale Dispersion von seismischen
Oberflächenwellen deuten auf eine verringerte

Scherfestigkeit dieses Tiefenbereichs

hin. Das Material, aus dem dieser
Bereich besteht, ist durch partielles
Aufschmelzen aufgeweicht und kann
während langen geologischen Zeiträumen

plastisch fliessen. Wegen ihres
plastischen Verhaltens wird diese Schale

der Erde als <Asthenosphäre>
bezeichnet.

Der oberste Teil des Erdmantels sowie
die Erdkruste sind fest und elastisch.
Die Grenzfläche zwischen diesen beiden

Schalen bildet die sogenannte
Mohorovicic-Diskontinuität (Abkürzung
(Moho>), an der die Geschwindigkeiten
seismischer Raumwellen sich sprunghaft

ändern. Die Moho-Tiefe in ozeanischen

und kontinentalen Bereichen ist
jedoch verschieden gross. Während die
ozeanische Kruste aus einer relativ
dünnen Schicht basischer Gesteine, wie
Basalt und Gabbro, besteht (mittlere
Mächtigkeit ca. 5-7 km), ist die
kontinentale Kruste viel mächtiger (Moho-
Tiefe etwa 30 bis 70 km). Dort wird
eine tiefliegende Schicht basischer
Gesteine von einer Schicht weniger
dichter Gesteine, wie z.B. kristalline
Schiefer, Gneis und Granit, überlagert.
Die Erdkruste bildet zusammen mit
dem oberen Erdmantel eine dünne
äussere Erdschale mit höherer Scherfestigkeit.

Diese sogenannte (Lithosphäre)

weist unterschiedliche Mächtigkeiten
auf. Während die Mächtigkeit der
kontinentalen Lithosphäre um 50 bis
150 km beträgt, ist diejenige der ozeanischen

Lithosphäre altersabhängig und
variiert zwischen 25 km (in der Nähe
von mittelozeanischen Rücken) und
90 km (unter einem alten Tiefseebek-
ken).

Die Lithosphären-Platten
Wenn die Lithosphäre unter zu hohe
Spannung gesetzt wird, kann die
Bruchfestigkeit überschritten werden - es
ereignet sich ein Erdbeben. Die Karte der
Seismizität der Erde (Abb. 1) zeigt, dass
die Erdbebenherde nicht zufällig verteilt
sind, sondern sich auf drei Hauptzonen
konzentrieren. Die erste Zone
beschränkt sich ausschliesslich auf den
ozeanischen Bereich, nämlich auf die
weltumspannenden submarinen
Gebirgsketten, welche als ozeanische Rük-
ken und Schwellen bezeichnet werden.
In dieser Zone treten nur Flachherdbeben

auf. Die zweite seismische Zone
bildet einen Gürtel rings um den
Pazifischen Ozean. In diesem <Feuergürtel>,
der nicht nur durch hohe Seismizität,
sondern auch durch Vulkanismus
charakterisiert ist, treten sowohl Flachherdbeben

als auch intermediäre Beben und
Tiefherdbeben (mit Herdtiefen bis maximal

720 km) auf. Am Beispiel von
Südamerika ist zu sehen (Abb. 1), dass
die Tiefherdbeben weiter östlich unter
dem Kontinent liegen als die Flachherdbeben.

Die Seismizität konzentriert sich
auf eine geneigte Ebene - die
sogenannte (Benioff-Zone> -, die unter den
Kontinent abtaucht. Die dritte seismische

Hauptzone verbindet den
mittelatlantischen Rücken mit dem zirkumpazi-
fischen Gürtel. Diese mediterran-transasiatische

Zone trennt Afrika und Europa

und wird von Erdbeben mit flachen
und mittleren Herdtiefen beherrscht.
Die Lithosphäre der Erde wird in globale

Platten unterteilt, deren Plattenränder
durch die aktiven seismischen Zonen
definiert sind (Abb.1). Jede Platte
enthält einen ozeanischen Anteil, kann
aber auch kontinentale Bereiche ein-
schliessen. Obwohl die Lithosphären-
mächtigkeit im Durchschnitt ca. 100 km
beträgt, können die globalen Platten
Abmessungen von einigen tausend
Kilometern erreichen. Der innere
Bereich einer Platte steht unter gleichmäs-
siger Spannung und ist deshalb fast frei
von Erdbeben. Dagegen deutet die
Seismizität an den Plattenrändern dar-
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auf hin, dass dort sehr hohe Spannungen

vorhanden sind, die auf tektonische
Prozesse zurückzuführen sind. Es ist in

den zurückliegenden zwanzig Jahren
den Erdwissenschaftlern gelungen, die
geologischen Prozesse an Plattenrändern

weitgehend aufzuklären, obwohl
man über die Antriebskräfte der
Plattenbewegungen noch immer auf Spekulationen

angewiesen ist.

Die Plattenränder
Die globalen Lithosphärenplatten bewegen

sich langsam mit Geschwindigkeiten
von einigen Zentimetern pro Jahr

über die plastische Asthenosphäre
hinweg. Eine Wechselwirkung zwischen
den Platten findet nur an den
Plattenrändern statt. Um die damit verbundenen

tektonischen Prozesse zu verstehen,

muss man zwischen drei Arten von
Plattenrändern unterscheiden:
An den konstruktiven Plattenrändern
bewegen sich die Platten auseinander
und neue Lithosphäre wird gebildet.
Diese Art von Plattenrand findet man an
den ozeanischen Rücken und Schwellen.

In einer Magma-Kammer unter der
Achse des Rückens findet eine Fraktio¬

nierung des geschmolzenen Mantel-
Materials statt, und ozeanische Basalte
dringen in Form von Lavaströmen
durch Gänge und Spalten zum Ozeanboden

vor. Der Vulkanismus und die
Seismizität, mit denen die Entstehung
eines konstruktiven Plattenrandes
verbunden ist, treten hauptsächlich im
zentralen Graben des Rückens bzw.
nahe am Kamm der Schwelle auf.
Destruktive Plattenränder findet man
dort, wo zwei Platten aufeinander stos-
sen. Dabei wird eine Platte gezwungen,
unter die andere Platte in eine <Subduk-
tionszone> abzutauchen. Der obere
Bereich der abtauchenden Lithosphärenplatte

entspricht der seismischen (Be-
nioff-Zone>. In grösseren Tiefen wird die
subduzierte Lithosphäre aufgeschmolzen.

Damit über das Ganze gesehen ein
Massenausgleich beibehalten wird,
muss ein Rückstrom von der Subduk-
tionszone zum ozeanischen Rücken
durch die weniger viskose Asthenosphäre

erfolgen.
In der dritten Gruppe von Plattenrändern

wird Materie weder neu gebildet
noch aufgezehrt. Die konservativen
Plattenränder sind Segmente von

Bruchzonen, welche Teilstücke eines
Rückens bzw. einer Subduktionszone
versetzen. An diesen (Transform-Störungen)

bewegen sich die benachbarten

Platten aneinander vorbei. Die
Seismizität konzentriert sich auf das
Teilstück der Bruchzone zwischen den
Rücken, wo eine relative Bewegung
stattfindet, und die Herdlösungen der
dort auftretenden Erdbeben spiegeln
genau den Sinn der relativen Bewegung
wider.
Der Begriff der Plattentektonik umfasst
die Struktur und Bewegungen der
globalen Lithosphärenplatten und
insbesondere die tektonischen
Wechselwirkungen, welche die Plattenränder
kennzeichnen. In diesem Modell spielen
die Kontinente nur eine passive Rolle,
weil sie in der zugehörigen Platte
mitbewegt werden. Die tektonische
Rolle der Kontinente wird aber bedeutsam,

wenn ein Kontinent mit einem
anderen Kontinent zusammenstösst.
Weil die ozeanische Kruste eine höhere
Dichte als die kontinentale Kruste
besitzt, kann keine Subduktion von
kontinentaler Lithosphäre unter ozeanische
Lithosphäre erfolgen. Wenn an einem

I 1 ~IU: I"; I ''.»i r? \ i

?¦ si V

1 1 1 1 1 I

— shallow, o intermediate and

• deep focus earthquakes
•^^ actively spreading ridge crests
—? schematic directions of movement

•

is
v.:- IP

-fc EURASIAN
^s

%£
m: +••*

*>

/FR CAN

rPACIFIC

lb*** ^ffl
Ht, ùf

Ll

INDIAN

• l«"ANTARCTIC
1 I I

Abb.1 Schematische Übersicht über die Seismizität der Erde. Die Erdbeben-Epizentren sind hauptsächlich in schmalen aktiven Zonen
angeordnet, welche die Ränder der globalen Lithosphärenplatten definieren. Besonders zu beachten sind die Gebiete mit intermediären und
tiefen Erdbeben, den sog. (Benioff-Zonen>, rings um den Pazifik und entlang der mediterran-transasiatischen Zone, sowie die von den ozeanischen

Rücken und Schwellen ausgehende laterale Ausdehnung des Meeresbodens (nach Vine, 1969).
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Abb. 2 Das magnetische Anomalien-Streifenmuster im Gebiet des mittelatlantischen
Reykjanes-Rückens südwestlich von Island. Zu beachten ist die Symmetrie der Anomalien zu
beiden Seiten der Rückenachse (nach Vine, 1969).

destruktiven Plattenrand der ozeanische
Anteil der Lithosphäre in der Tiefe
verschwunden ist, also keine Subduk-
tion mehr stattfindet, dann wird unmittelbar

Kontinent gegen Kontinent
gedrückt. Der Zusammenstoss der
Kontinentblöcke verursacht horizontale
Spannungen, die zur Orogenèse und zur
Bildung von Faltengebirgsketten führen.
Sowohl die Alpen als auch der Himalaya

sind als Folge einer derartigen
Kollision von kontinentalen Blöcken
entstanden.

Die laterale Ausdehnung des
Meeresbodens (<Sea Floor Spreading))
Eine Fülle geophysikalischer Daten
spricht dafür, dass an den ozeanischen
Rücken und Schwellen ein neuer
(konstruktiver) Plattenrand gebildet wird.
Wie erwähnt, liegt eine heisse Magma-
Kammer nur einige Kilometer tief unter
der Achse des Rückens und verursacht
am Meeresboden einen ziemlich hohen
Wärmefluss. Eine ausgeprägte
Schwereanomalie kennzeichnet den weiteren
Bereich des Rückens. Weil die ozeanische

Kruste dünn ist, kommt dichtes
Mantelmaterial näher an die Erdoberfläche

heran und verursacht über den
Tiefseebecken stark positive Bouguer-
Anomalien mit Werten bis zu
ca. +350 mgal. Über dem Rücken
selbst beträgt die Bouguer-Anomalie
nur +200 mgal. Dieses relative Bou-
guer-Minimum deutet auf eine anomale
Struktur des oberen Erdmantels im
Bereich des Rückens hin. Die systemati¬

sche Abnahme der Bouguer-Anomalie
gegen die Achse des Rückens geht
offenbar auf eine anomal niedrige
Dichte des Mantels unter dem Rücken
zurück.
Magnetische Messungen im Gebiet
eines konstruktiven Plattenrandes
weichen deutlich vom heutigen
Erdmagnetfeld ab. Positive und negative
magnetische Anomalien liegen streifenförmig

angeordnet parallel zum Rücken:
es ergibt sich so ein Streifenmuster
symmetrisch zur Achse des Rückens
(Abb. 2). Die Entstehung dieses
Streifenmusters wurde mittels der Hypothe¬

se von Vine und Matthews (1963)
befriedigend geklärt (Abb. 3).
In der axialen Zone des Rückens bildet
sich ständig neues Krustenmaterial.
Nach Abkühlung und Verfestigung
unterschreitet die Temperatur den Curie-
Punkt des in diesem neuen Krustenmaterial

enthaltenen magnetischen Minerals.

Bei dieser kritischen Temperatur
(die beispielsweise für Titanmagnetit in

einem ozeanischen Basalt um 200°C
liegt) nimmt das Material eine Magnetisierung

an, die parallel zum herrschenden

geomagnetischen Feld ausgerichtet
ist. Aus unabhängigen Beobachtungen

an radiometrisch datierten Laven
auf den Kontinenten weiss man, dass
die Polarität des paläomagnetischen
Feldes sich in den letzten 100 Millionen
Jahren mit einer durchschnittlichen
Frequenz von 1 bis 5 mal pro Million
Jahre umgekehrt hat. Wegen der
symmetrischen Auseinanderbewegung der
neugebildeten Plattenränder zu beiden
Seiten des Rückens sowie der Erhaltung

der (eingefrorenen) Magnetisierung

enthält die ozeanische Kruste
Streifen von alternierender positiver
und negativer Polarität, die in dem
beobachteten Streifenmuster sichtbar
sind (Abb. 2).
Weil nun die beobachteten Anomalien
mit datierten Polumkehrungen des
Erdmagnetfeldes korreliert werden können,
wird es möglich, einerseits die
Geschwindigkeiten von Plattenbewegungen

zu berechnen und andererseits das
Alter der ozeanischen Kruste auch in
den Tiefseebecken weit entfernt von
einem konstruktiven Plattenrand zu
bestimmen. Man hat dadurch
herausgefunden, dass das älteste ozeanische
Gebiet während der Jurazeit vor etwa
180 Mio. Jahren entstanden sein muss
(vergleichsweise sind die ältesten
kontinentalen Gesteine rund 3500 Mio.
Jahre alt).
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Abb. 3 Erklärung der Entstehung des ozeanischen Streifenmusters an Hand der Vine-Mat-
thews-Hypothese. An ozeanischen Rücken und Schwellen, d.h. an einem konstruktiven
Plattenrand, steigt flüssiges Magma auf und bildet neue ozeanische Kruste, während die
Lithosphäre sich mit gleicher Geschwindigkeit (etwa 1-6 cm/Jahr) beidseitig vom Rücken
seitwärts weg bewegt. Bei der Abkühlung der basaltischen Laven bis unter den Curie-Punkt
erfolgt eine Magnetisierung parallel zum herrschenden Erdmagnetfeld. Da 1- bis 5mal pro
Mio. Jahre unregelmässig Polumkehrungen des Magnetfeldes während der Meeresbodenausdehnung

stattgefunden haben, entstehen symmetrisch zur Rückenachse angeordnete
positiv und negativ magnetisierte ozeanische Krustenblöcke, die zu dem beobachteten
Streifenmuster führen (Bott, 1970).
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Die Rekonstruktion von
Plattenbewegungen

Die bemerkenswerte Symmetrie der
ozeanischen Anomalien bezüglich der
Rückenachse ermöglicht es, die
Plattenpositionen zu früheren Zeitpunkten zu
rekonstruieren. In einem ersten Schritt
wird die gleiche Anomalie auf beiden
Seiten des Rückens identifiziert. Die
Platten werden dann soweit zurückgeschoben,

bis die Anomalien aufeinan-
derfallen. Dabei muss der Teil der
Kruste vernachlässigt werden, der
zwischen den ausgewählten Anomalien
liegt und seit deren Entstehung gebildet
wurde. Pitman und Talwani (1972)
haben dieses Verfahren für eindeutig
identifizierbare, geologisch bedeutsame
magnetische Anomalien im Nordatlantik

verwendet. Dadurch ist es ihnen
gelungen, die relativen Bewegungen
zwischen Afrika und Nordamerika
einerseits sowie zwischen Europa und
Nordamerika andererseits zu verfolgen
(Abb. 4).
Westafrika hat sich viel früher als
Europa von Nordamerika getrennt. Die
Meeresbodenausdehnung zwischen
der afrikanischen und amerikanischen
Platte begann vor rund 180 Mio. Jahren,
während die Trennung zwischen Europa

und Nordamerika erst vor etwa 80
Mio. Jahren angefangen hat. Die
Verbindungslinien zwischen den Punkten A
und B in Abb. 4 zeigen, dass bis vor
ca. 50 Mio. Jahren die relative Bewe¬

gung zwischen Afrika und Europa
hauptsächlich einer Scherung
entspricht, während seitdem Afrika gegen
Europa gestossen hat (Dewey et al.,
1973).

Die grossräumige Tektonik des westlichen

Mittelmeerraums ist mit den
relativen Bewegungen zwischen Afrika
und Europa sehr eng verbunden und
wird deshalb letztlich von Prozessen am
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Abb. 4 Durch Zurückschieben der entsprechenden magnetischen Anomalien zu beiden
Seiten der mittelatlantischen Rückenachse können die Positionen von Afrika und Europa zu
früheren Zeitpunkten relativ zur stationär gehaltenen nordamerikanischen Platte sowie
zueinander rekonstruiert werden. Im Bild sind die Positionen der Kontinente zu verschiedenen
bedeutsamen Zeitpunkten während der Öffnung des Atlantiks skizziert. Die Nummer der
Anomalie und (in Klammern) deren Alter werden für jede Rekonstruktionsphase angegeben
(Pitman und Talwani, 1972).
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S.P. Südpenninischer Ozean (Frisch, 1980).
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Mittelatlantischen Rücken gesteuert.
Ausgehend von der Geschichte der
Öffnung des Atlantiks haben Geologen
(siehe z.B. Hsü, 1971; Trümpy, 1976)
Modellvorstellungen für die geodynamische

Entwicklung des westlichen
Mittelmeerraums erarbeitet. In der Trias
(d. h. vor etwa 200 Mio. Jahren) waren
alle heutigen Ozeane geschlossen, und
es existierte nur ein Super-Kontinent,
den man als Pangäa beizeichnet hat.
Das riesige Tethys-Meer war nach
Osten geöffnet (Abb. 5). Nach der
Vorstellung von Frisch (1980) gab es
während des Jura Meeresbodenausdehnung

sowohl am Mittelatlantischen
Rücken als auch in einem Südpennini-
schen Ozean, der im heutigen westlichen

Mittelmeerraum gelegen war.

Während der mittleren Kreide öffnete
sich der Nordatlantik und der Golf von
Biskaya. Gleichzeitig mit der Öffnung
des Labrador-Meers zwischen Grönland

und Nordamerika setzte auch eine
verstärkte Meeresbodenausdehnung im
Golf von Biskaya ein, was zu einer
Drehung der Iberischen Halbinsel im
Gegenuhrzeigersinn führte. Nach der
Rekonstruktion von Frisch (1980)
existierten im westlichen Mittelmeerraum
verschiedene kleine Platten, wie die
Korsika-Sardinien-Platte und die Adria-
Platte. Für diese sogenannten
(Mikroplatten) dürfte das Verhältnis
Plattendurchmesser zu Lithosphärenmächtig-
keit wesentlich kleiner sein als für eine
normale Platte.
Die geodynamische Situation im westli¬

chen Mittelmeerraum hängt zum Teil

von der Wechselwirkung der Mikroplatten
ab, wird jedoch primär von der

Kollision zwischen der afrikanischen
und der eurasischen Platte beherrscht.
Eine geologische Interpretation des

regionalen Spannungsfeldes im späteren

Tertiär (Abb. 6) zeigt deutlich eine
dominierende Kompressionskomponente

der relativen Plattenbewegung.
Im Raum zwischen den Platten gibt es
jedoch auch Scherungskomponenten,
die dadurch Zustandekommen, dass die
Meeresbodenausdehnung am
zentralatlantischen bzw. am nordatlantischen
Teil des Rückens mit unterschiedlichen
Geschwindigkeiten abläuft. Gegenwärtig

bewegt sich Europa schneller als
Afrika nach Osten. Die Bruchzone zwi-
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Abb. 6 Plattenbewegungsnchtungen. Rotation von Mikroplatten sowie Aktivierung wichtiger geologischer Elemente im Alpenraum und im
westlichen Mittelmeerraum (nach lilies, 1975).
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sehen den Azoren und Gibraltar ist
mindestens zum Teil eine Transform-
Störung mit einer resultierenden dextra-
len Verschiebung (Abb. 7).
Diese horizontale Verschiebung setzt
sich weiter in Nordafrika fort. Die
dextrale Verwerfungszone im Nordatlas
spielt eine wichtige Rolle in der relativen

Bewegung zwischen Afrika und
Europa (Abb. 7). Viele Erdbeben entlang
dieser Störung haben die Einwohner
der nordafrikanischen Küsten-Staaten
heimgesucht. So hat ein grosses Erdbeben

im Jahr 1960 die marokkanische
Stadt Agadir zerstört; 20000
Menschen wurden dabei getötet. 1954
wurde die algerische Stadt El Asnam
(Orléansville) von einem stärkeren
Erdbeben heimgesucht, das 5000
Menschen ihr Leben kostete. Die Tragödie
von El Asnam hat sich am Freitag, den
10. Oktober 1980, wiederholt. In diesem
jüngsten, sehr heftigen Erdbeben haben
mehr als 6000 Menschen in den Trümmern

der Stadt ihr Leben verloren. Die
grosstektonischen Bewegungen an
diesem Plattenrand gehen weiter und
führen so zu einer permanenten Gefährdung

der nordafrikanischen Region.
Der afrikanisch-europäische Kollisionsbereich

beschränkt sich nicht nur auf
die heute sichtbaren Kontinentränder
im Mittelmeerraum. Paläontologische
und stratigraphische Befunde haben es
ermöglicht, deutlich zwischen dem
Faziesbereich Afrikas und demjenigen
Europas zu unterscheiden. Die europäische

Faziesentwicklung am Nordrand
des Tethys-Meers ist anders verlaufen
als die afrikanische Faziesentwicklung
am Südrand dieses Ozeans.
Überraschenderweise werden heute in Südeuropa

geologische Formationen gefunden,

deren Herkunft im Bereich der
afrikanischen Platte zu suchen ist.
Längs eines breiten Bandes, welches
von Nordafrika durch Sizilien, die Apen-
ninen, die Südalpen sowie die Dinari-
den und den hellenischen Inselbogen
verläuft, treten Gesteine auf, die eine
eindeutige Süd-Tethys-Fazies aufweisen
(Abb. 8, hellgrauer Farbton). Nördlich
davon findet man die typische Fazies
des Nordrandes des Tethys-Meers
(dunkelgrauer Farbton in Abb. 8).
Zwischen diesen beiden Zonen liegen
Meeresbodenreste des früheren Tethys-
Ozeans. Diese sogenannten <Ophiolithe>
bestehen aus einer Abfolge von ozeanischem

Gabbro, basaltischen Gängen
und Laven sowie von Kalken, die von
den ursprünglichen Tiefseesedimenten
gebildet wurden. Im Zusammenhang
mit den Ophiolith-Komplexen treten
häufig auch ultrabasische Gesteine, wie
Serpentinite, auf, die durch die
Metamorphose von Gesteinen des oberen
Erdmantels entstanden sind.
Einige Erdwissenschaftler haben aus
diesen Beobachtungen den Schluss
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Abb. 7 Der Zusammenhang des seismotektonischen Spannungsfeldes in den Alpen und im
westlichen Mittelmeerraum mit dem Spannungsfeld am mittelatlantischen Rücken (Ritsema,
1969).

gezogen, dass die heutige Lage sowohl
der Öphiolith-Komplexe wie auch der
Süd-Tethys- und Nord-Tethys-Faziesbe-
reiche den Umriss des nördlichen
Rands der afrikanischen Platte wiedergibt.

In dieser Vorstellung gehören
Sizilien, die Apenninen-Halbinsel, die
Po-Ebene, die Südalpen, das Adriati-
sche Meer und die Westküste Jugoslawiens

zu einem spornartigen Vorsprung
der afrikanischen Platte (Abb. 8). Nach
anderen Interpretationen wird dieses
Gebiet des Mittelmeerraums als ein
komplexes Mosaik von Mikroplatten
aufgefasst, deren Bewegungen zwar
von den Hauptplatten beeinflusst werden,

die aber nicht mit den Bewegungen

der Hauptplatten genau
übereinstimmen müssen.
Basische und ultrabasische Gesteine,
wie sie in den Ophiolith-Komplexen
gefunden werden, weisen eine stärkere
Magnetisierung auf als saure Gesteine,
wie z.B. kristalline Schiefer, Gneis und
Granite, welche das kristalline Grundgebirge

bilden. Eine systematische Kartierung

des aktuellen geomagnetischen
Feldes in der Schweiz (Fischer und
Schnegg, 1979) hat zur Identifizierung
von Regionen geführt, in denen
bemerkenswerte Abweichungen vom normalen

Erdmagnetfeld auftreten. Wie die
Abb. 9 zeigt, sind die stärksten magnetischen

Anomalien der Totalintensität des
erdmagnetischen Feldes in den Alpen
zu finden. Die Anomalien im Oberenga-
din, im Val Poschiavo und im Wallis

werden von oberflächennahen
basischen und ultrabasischen Gesteinskomplexen

verursacht, während die Locarno-

und Ivrea-Anomalien von dem
sogenannten <lvrea-Körper> herrühren,
dessen Struktur später noch genauer
behandelt wird (Abb. 31). Die Jorat-
Anomalie bei Lausanne ist vermutlich
älter (Fischer und Le Quang, 1980) als
die alpinen Anomalien, welche von den
bei der tertiären Kollision zwischen
Afrika und Europa ausgequetschten
Ophiolith-Komplexen herrühren. Die
Westschweizer Anomalie von Jorat
hängt möglicherweise mit der südwestlichen

Fortsetzung des Oberrheingra-
ben-Riftsystems zusammen.

Paläomagnetische Hinweise auf
tektonische Rotationsbewegungen
Die magnetischen Eigenschaften eines
Gesteins rühren von einem geringen
Anteil an bestimmten magnetischen
Mineralien her, die als sehr kleine
Partikel im Gesteinsverband vorkommen.

In einem Gesteinskörper, der sich
im Erdmagnetfeld befindet, wird eine
Magnetisierung induziert, die als lokale
Abweichung oder Anomalie des Feldes
mit Magnetometern aufgespürt werden
kann, wie bereits (Abb. 9) angedeutet
wurde. Ein Gestein enthält meistens
aber auch eine Magnetisierungskomponente,

die bei der Entstehung des
Gesteins aufgeprägt wurde, zum
Beispiel bei der Abkühlung einer Lava
unter den Curie-Punkt oder durch die
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Abb. 8 Vereinfachte geologisch-tektonische Übersichtskarte des Grenzbereichs zwischen der afrikanischen und der eurasischen Platte
(Channell et al., 1979). Die Verteilung des Süd-Tethys-Faziesbereichs (hellgrauer Farbton) und des Nord-Tethys-Faziesbereichs (dunkelgrauer
Farbton) umreisst den adriatischen Sporn der afrikanischen Platte, der bis in den Alpenraum reicht. In einer schmalen Zone um diesen Sporn
herum treten sowohl alpin- als auch voralpinmetamorphe Gesteinskomplexe (schwarzer Farbton) auf, die durch die Plattenkollision zwischen
Afrika und Europa gebildet worden sind.

magnetische Ausrichtung der magnetischen

Teilchen bei der Ablagerung
eines Sediments. Die Gesteinsmagnetisierung

zeichnet sich durch zwei besondere

Eigenschaften aus. Die
Magnetisierungsrichtung entspricht der Richtung

des Erdmagnetfeldes zur Zeit der
Bildung des Gesteins, und diese
Magnetisierung bleibt über geologische
Zeiträume hinweg erhalten, es sei denn,
das magnetische Mineral werde im
Laufe der Zeit chemisch (z. B. durch
Verwitterung) verändert.
Seit dem Anfang der Fünfzigerjahre
sind Geophysiker in der Lage, die
schwache Magnetisierung von Gesteinen

nach Richtung und Betrag zu
messen. Aus den Ergebnissen dieser
Messungen kann nicht nur abgeleitet
werden, dass die erwähnten Polumkehrungen

stattgefunden haben, sondern
dass scheinbar auch die Lage des
erdmagnetischen Pols bezüglich der
Erdrotationsachse gewandert ist. Für
jede globale Platte ergibt sich eine
unterschiedliche scheinbare
Polwanderungskurve. Man kann annehmen, dass
die magnetischen Pole nie sehr weit
von der Rotationsachse entfernt gelegen

haben. Die scheinbare Polwande¬

rung ist deshalb ein Ausdruck der
Plattenbewegung. Durch Rekonstruktion

der Plattenpositionen zu früheren
Zeiträumen (siehe z.B. Abb.4) können
gleichaltrige paläomagnetische Daten
aus verschiedenen Kontinenten in
Einklang gebracht werden (z. B. Van der
Voo und French, 1974).
Die paläomagnetische Polwanderungskurve

Europas ist mit grösserer Sicherheit

als diejenige Afrikas bekannt. Für
beide Kontinente kann man aber ziemlich

genau berechnen, welche
Magnetisierungsrichtung ein Gestein eines
bestimmten Alters besitzen sollte. Die
horizontale Abweichung dieser gemessenen

oder berechneten Richtungen
von der heutigen geographischen
Nordrichtung nennt man die Deklination der
Magnetisierung. Aus vielen Untersuchungen

hat sich ergeben, dass
paläozoische Gesteine (Alter von 250-400
Mio. Jahren) in Europa eine Deklination
von etwa 20 Winkelgrad nach Osten
aufweisen sollten (Abb. 10). Derartige
Deklinationswerte sind in paläozoischen
Gesteinen aus der Tschechoslowakei,
aus den Vogesen sowie aus dem
südfranzösischen Esterei-Gebiet
tatsächlich festgestellt worden. Diese

Gebiete gehören zum ungestörten,
stabilen Innenraum der europäischen Platte.

Die gemessenen Deklinationen in
den meisten Gebieten Südeuropas
weichen aber häufig sehr stark von der
erwarteten {europäischem Richtung ab.
Diese Abweichungen werden als ein

gewichtiger Hinweis auf tektonische
Plattenrotationen gewertet.
In den Sechzigerjahren haben holländische

Paläomagnetiker entdeckt, dass
negativ polarisierte permische Gesteine
(etwa 250 Mio. Jahre alt) aus Spanien
und Portugal eine konsistente Magnetisierung

aufweisen, die um 35 Grad im

Gegenuhrzeigersinn gegenüber derjenigen

des stabilen Teils Europas gedreht
ist (Abb. 10). Spätere Untersuchungen
haben erwiesen, dass auch in mesozoischen

Gesteinen Iberiens eine ähnliche
Deklinationsabweichung vorhanden ist.
Diese Daten zeigen, dass seit einem
noch nicht genau festgelegten
Zeitpunkt in der mittleren Kreide die ganze
Iberische Halbinsel im Gegenuhrzeigersinn

gedreht worden ist. Mit Hilfe der
Plattentektonik kann diese Plattenrotation

mit Ereignissen im Atlantik,
insbesondere mit der Öffnung des Golfs
von Biskaya, in Zusammenhang ge-

Abb. 9 Karte der lokalen Abweichungen der Totalintensität (AF) des geomagnetischen Feldes in der Schweiz vom normalen Erdmagnetfeld »

(Fischer und Schnegg, 1979). Die Anomalien im Oberengadin, im Val Poschiavo und im Wallis werden von oberflächennahen ultrabasischen
Gesteinskomplexen verursacht, während die Locamo- und Ivrea-Anomalien vom Ivrea-Körper herrühren. Die Jorat-Anomalie bei Lausanne
hängt möglicherweise mit der südwestlichen Fortsetzung des Oberrheingrabens zusammen.
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bracht werden (Abb. 5). Die Identifizierung

von magnetischen Streifenanomalien
in der Biskaya ermöglicht die

Datierung der iberischen Plattenrotation

(Williams, 1975). Sie hat wahrscheinlich
vor etwa 110 Mio. Jahren begonnen und
kam vor etwa 70 Mio. Jahren zum
Stillstand.
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Abb. 10 Zusammenstellung der gemessenen Deklinationen in Gesteinen unterschiedlichen
Alters im westlichen Mittelmeerraum und in Mitteleuropa (nach Lowrie, 1980). Die gestrichelten

Linien sollen dazu dienen, Gebiete konsistenter Deklinationen gegeneinander abzugrenzen.
Die paläomagnetischen Richtungen in Iberien, in Korsika-Sardinien sowie in Italien

weichen sowohl voneinander als auch von den Richtungen im stabilen Gebiet Europas nördlich

der Alpen ab. Diese Abweichungen werden als Evidenz für tektonische Rotationsbewegungen

der einzelnen Gebiete des westlichen Mittelmeerraums interpretiert.
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Abb. 11 Die regionale Verteilung der gemessenen paläomagnetischen Deklinationen im Aar-
Massiv und im Lepontin. Die im Aar-Massiv gemessenen Richtungen stimmen mit dem für
den stabilen Teil Europas repräsentativen Wert überein. Die konsistenten Richtungen im
Lepontin deuten auf eine seit dem Miozän erfolgte Drehung im Gegenuhrzeigersinn des
zwischen der Insubrischen und Rhein-Rhone-Linie abgegrenzten Krustenblocks hin (Heller,
1980).

Ausser Iberien haben noch andere
Einheiten des westlichen Mittelmeerraums

eine Rotation erfahren. Paläomagnetische

Daten aus Korsika sind ziemlich

spärlich und zum Teil umstritten,
aber auch hier werden Deklinationen
gefunden, die von den normalen
europäischen Richtungen abweichen. Aus
paläomagnetischen Untersuchungen
auf Sardinien hat man ähnlich gedrehte
Deklinationswerte gefunden. Eine grosse

Zahl von magnetischen Messungen
an sardinischen Ignimbriten des späten
Tertiärs haben Deklinationen ergeben,
die um etwa 30° im Gegenuhrzeigersinn

gegenüber den europäischen
Deklinationen gedreht sind (Abb. 10). Diese

Abweichung wird als Hinweis auf
eine Mikroplattenrotation des Korso-
Sardinischen Blocks interpretiert, die
auf Grund der radiometrischen Datierung

der Ignimbrite vor 15-17 Mio.
Jahren stattgefunden haben dürfte.
Paläomagnetische Deklinationswerte
sowohl von permischen als auch von
triassischen und jurassischen Gesteinen
Sardiniens deuten auf noch grössere
Drehungen im Gegenuhrzeigersinn hin,
die von 60° bis 90° betragen. Offenbar
hat die Korso-Sardinische Mikroplatte
auch eine frühe Rotation erfahren,
die in der Kreide oder im frühen Tertiär
stattgefunden hat. Möglicherweise ist
diese erste Rotationsphase mit der
Rotation Iberiens in der späten Kreide
zu korrelieren, wie dies in der
Rekonstruktion von Frisch (1980) angedeutet
ist (Abb. 5).
Die Rolle der italienischen Halbinsel in

der geodynamischen Entwicklung des
Mittelmeerraums kann noch nicht
genau festgelegt werden. Paläomagnetische

Richtungen in Italien unterscheiden

sich deutlich von europäischen
Richtungen, und in der Alpenkette ist
eine ausgeprägte Deklinations-Diskontinuität

klar ersichtlich (Abb. 10). Die
paläomagnetischen Ergebnisse aus
Gesteinsproben der Südalpen, des Apennins,

aus Apulien und aus Sizilien
stimmen gut mit Richtungen überein,
die auf Grund der afrikanischen
Polwanderungskurve erwartet werden,
oder weichen davon nur geringfügig ab.
Nach der Auffassung von Channell et
al. (1979) unterstützen die verfügbaren
paläomagnetischen Daten die Hypothese,

dass dieses Gebiet dem adriati-
schen Sporn der afrikanischen Platte
zugeordnet werden muss. Andere
Autoren sind jedoch der Meinung, dass
die Daten auch andere Interpretationen
zulassen, nach denen die Adria als eine
Mikroplatte betrachtet wird, die während

des Mesozoikums und des frühen
Känozoikums dem afrikanischen Sporn
entsprochen hat, die sich aber dann im
oberen Tertiär abgelöst und als eine
selbständige Mikroplatte bewegt hat
(VandenBerg, 1980).
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Auch im Alpenraum liefern
paläomagnetische Beobachtungen wichtige
Hinweise auf tektonische Vorgänge. Heller
(1980) hat konsistente tertiäre Deklinationen

in metamorphen Gesteinen des
Lepontins festgestellt, die wegen der
Erhitzung der Gesteine über die Curie-
Temperatur während der alpinen
Metamorphose erzeugt worden sind. Die
Richtungen im Lepontin sind aber
deutlich verschieden von denjenigen in

gleichaltrigen Gesteinen aus dem Aar-
Massiv (Abb. 11). Es handelt sich hier
vermutlich um einen räumlich begrenzten

Krusten-Block, der im späten Tertiär

durch Scherbewegungen an der Rhein-
Rhone- und der Insubrischen Linie
gedreht worden ist.

Seismologische Erforschung der
Lithosphärenstruktur
Die von Fernbeben ausgehenden
seismischen Oberflächenwellen erlauben
es, die regionale Struktur und Beschaffenheit

des Lithosphären-Asthenosphä-
ren-Systems zu untersuchen. Eine
einheitliche mathematische Auswertung
und Interpretation von Dispersionsbeobachtungen

an Rayleigh-Wellen in

Europa und dem westlichen Mittel¬

meer-Raum (Panza et al., 1980 a + b)
ergab die in Abb. 12 wiedergegebene
Karte der Lithosphärenmächtigkeit, in
der die seismisch aktiven Gebiete durch
schwache Schattierungen angedeutet
sind.
Deutliche Abweichungen von dem für
Europa offenbar repräsentativen Mittelwert

von 90 km finden sich in den
Becken des westlichen Mittelmeers
(30 km) und des Tyrrhenischen Meers
(30 km), wobei der südöstliche Rand
des letzteren durch aktiven Vulkanismus

und eine seismische <Benioff-Zo-
ne> gekennzeichnet ist. Die für die
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Abb. 12 Karte der Lithosphärenmächtigkeiten im westlichen Mittelmeerraum sowie in West- und Mitteleuropa (nach Panza et al.. 1980a + b).
Eine deutlich dünnere Lithosphäre findet man unter dem Becken des westlichen Mittelmeers und des Tyrrhenischen Meers sowie unter dem
(Mitteleuropäischen Riftsystenrn, das von den Westalpen zur Nordsee reicht. Überdurchschnittlich hohe Mächtigkeiten wurden an der nördlichen

Begrenzung des adriatischen Sporns sowie unter dem französischen Zentralmassiv festgestellt. Die Zahlenpaare geben die
Scherwellengeschwindigkeiten (Vs, in km/sec) in der unteren Lithosphäre (obere Zeile) und der Asthenosphäre (untere Zeile) an. Seismisch aktive Gebiete
sind durch schwache Schattierungen angedeutet.
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einzelnen Gebiete repräsentativen
seismischen Scherwellengeschwindigkeiten

(Vs) in der unteren Lithosphäre
(obere Zahlenwerte) und der Astheno-
sphäre (untere Zahlenwerte) geben
Anhaltspunkte für den physikalischen
Zustand der oberen Bereiche des
Erdmantels.

Eine besonders markante Lithosphären-
struktur ist das sogenannte (Mitteleuropäische

Riftsystem>, das sich von den
Westalpen bis zur Nordsee erstreckt.
Die stark ausgedünnte Lithosphären-
<Brücke> (Mächtigkeit um 50km) mit
niedrigen Scherwellengeschwindigkeiten

deutet auf Prozesse in der Tiefe hin,
die eines Tages zu einem
Auseinanderbrechen der europäischen Platte
entlang dieser <Trennfuge> führen können.

Die erhebliche Mächtigkeitszunahme
der Lithosphäre (bis zu 130 km) im
östlichen Teil der Südalpen deutet auf
eine Unterschiebung des adriatischen
Sporns der afrikanischen Platte unter
die europäische Platte hin. Die Mechanismen

der Friaul-Erdbeben von 1976
(siehe Abb. 22, Mitte rechts) bestätigen
diese Hypothese. Die Verdickung der
Lithosphäre im Bereich des französischen

Zentralmassivs könnte auf ähnliche

Unterschiebungsprozesse von
Südwesten her zurückzuführen sein.
In Abb. 13 sind zwei Schnitte gezeichnet,

die von Jutland bis Tunesien
(Schnitt A-B) bzw. von Portugal bis
Ungarn (Schnitt C-D) reichen. Zur
Orientierung ist die genaue Position
dieser Schnitte in Abb. 12 eingetragen.
Die dick ausgezogene Linie entspricht
dem Verlauf der Krusten-Mantel-Grenze
(Moho) und die Senkrechtschraffur

deutet die Unsicherheit in der Lage der
oberen und unteren Begrenzung der
Asthenosphäre ((Channel)) an.
Wie der Abb. 13 zu entnehmen ist,
umfassen die grosstektonischen
Vorgänge offensichtlich die gesamte
Lithosphäre (<Crust> plus (Lid>) und Asthenosphäre

((Channel)), wobei die spröde
Erdkruste in den Alpen, d.h. im Über¬

gangsbereich zwischen der eurasi-
schen und afrikanischen Platte, entweder

an Mächtigkeit zunimmt oder - wie
in der Zone von Ivrea - an tieferliegenden

Grenzflächen abgeschert und
überschoben wird. Relativ kalte Teile der
unteren Lithosphäre (<Lid>) scheinen in
diesem Übergangsbereich steil in die
Asthenosphäre ((Channel)) eingedrun-
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Abb. 13 Profilschnitte durch die Lithosphäre (nach Panza et al.. 1980a+ b) von Jutland bis
Tunesien (A-B in Abb. 12) und von Portugal bis Ungarn (C-D in Abb. 12). Der Schnittpunkt
(Pfeile) der beiden Profile liegt bei Turin. Die dick ausgezogene Linie gibt den Verlauf der
Krusten-Mantel-Grenze und die schraffierten Bereiche die obere und untere Begrenzung der
Asthenosphäre mit der entsprechenden Unsicherheit wieder. Zahlenwerte sind
Scherwellengeschwindigkeiten (Vs, in km/sec).
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gen zu sein. Sie bilden eine sogenannte
(Verschluckungszone), die vermutlich
bis in Tiefen von rund 250 km hinunterreicht

und die die eigentliche Plattengrenze

zwischen Eurasien und Afrika
darstellt.
Bereits zu Beginn des Internationalen
Geodynamik-Projekts wurden gezielte
Anstrengungen unternommen, die
Feinstruktur der unteren Lithosphäre durch
grossräumige sprengseismische Experimente

zu erforschen. Das erste
refraktionsseismische Langprofil in Europa
durchquerte Frankreich von der Bretagne

bis zur Provence (Abb. 14a) entlang
einer Linie nahezu konstanter
Krustenmächtigkeit (~30km). Das aus diesen
Messungen abgeleitete
Geschwindigkeits-Tiefen-Modell für seismische
Kompressionswellen (Vp) zeigt eine
deutliche <Zonierung> auch im unteren
Bereich der Lithosphäre bis zu Tiefen
von mindestens 100 km (Abb. 14b).
Andere Langprofile in Europa und ein
Vergleich mit ähnlichen Untersuchungen

in Nordamerika (Ansorge, 1975)
bestätigen diesen Sachverhalt.
Zahllose sprengseismische Krustensondierungen

in den zurückliegenden zehn
Jahren haben dazu beigetragen, den
internen Aufbau der Erdkruste -
vornehmlich in tektonisch aktiven Gebieten

- aufzuhellen. Als Beispiel sind in
Abb. 15 alle zwischen 1970 und 1979
vermessenen seismischen Profile im
Bereich der Iberischen Halbinsel (und
der Kanarischen Inseln) zusammengestellt.

Das Schwergewicht dieser
Untersuchungen lag am Kontinentalrand in

Portugal, in der Betischen Kordillere*

(einschliesslich dem Alboran-Meer und
der Balearischen Inselkette), im
Iberischen Massiv sowie in den Pyrenäen.
Der Krustenschnitt in Abb. 16
veranschaulicht den dramatischen Übergang
von der Riftstruktur der kleinen Alboran,-
Platte zur Gebirgswurzel der Betischen
Kordillere. Besonders bemerkenswert
ist - wie in den Alpen (Abb. 22, 23. 24)
- das Auftreten einer Zone erniedrigter
seismischer Geschwindigkeiten
(Vp 5.4-5.5 km/sec) im oberen
Bereich der Erdkruste. Einen Eindruck
über die räumlichen Zusammenhänge
vermittelt Abb. 17, in der die Krustenstruktur

Südostspaniens schematisch
dargestellt ist. Ein deutlich verschiedener

Krustentyp wurde für die Gegend
um Cartagena ermittelt, die von der
eigentlichen Kordillere durch eine Zone
mit aktiven tektonischen Störungen -
und den damit zusammenhängenden
Erdbeben - getrennt ist und Merkmale
einer (Rift-Flanken>-Struktur aufweist.
Die Krustenstruktur unter der Balearischen

Inselkette (Abb. 18) trägt deutlich
kontinentale Züge. Allerdings ist die
Mächtigkeit der Kruste, einschliesslich
der jungen Sedimente, merklich geringer

als unter der Iberischen Halbinsel,

SEISMIC PROFILES 1970-1979

-«*$
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•^ ßS•4

Abb. 15 Schematische Übersichtskarte mit den zwischen 1970 und 1979 sprengseismisch
vermessenen Profilen im Bereich der Iberischen Halbinsel und der Kanarischen Inseln (nach
Banda et al, 1980c).
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Abb. 16 Krustenschnitt durch die Riftstruktur des Alboran-Meeres und die benachbarte
Gebirgskette der Betischen Kordillere (nach Banda etat, 1980a) Die geographische Lage der
Profile I und II ist der Abb. 17 zu entnehmen. Am rechten Bildrand ist die Krustenmächtigkeit
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Abb 17 Räumliche Darstellung der Krustenstruktur Südostspaniens (nach Banda und
Ansorge. 1980) Das Profil Adra - Alquife ist Teil des Krustenschnitts in Abb. 16 Der Krustentyp

in der Gegend um Cartagena unterscheidet sich deutlich von dem der Betischen Kordillere.

Dazwischen liegt eine Zone mit aktiven tektonischen Störungen.
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was auf eine für (Rift-Flanken> typische
Ausdünnung hindeutet. Der kristalline
Teil der Erdkruste scheint wellenförmig
deformiert zu sein, was auf eine
horizontale Kompressionsbeanspruchung
im Laufe der tektonischen Entwicklung
dieser Inselkette schliessen lässt. Die
Abb. 18 enthält ausserdem einen
Hinweis auf eine offenbar fortschreitende
(Ozeanisierung» der Kruste zwischen
Ibiza und Mallorca.
Unter den Ergebnissen der sprengseismischen

Sondierungen in den Pyrenäen
erscheint besonders eindrücklich der
abrupte (Sprung) von mehr als 10 km in

der Krusten-Mantel-Grenze (Moho)
beim Übergang von der Nordpyrenäi-
schen Zone (N.P. Z.) über die an der
Erdoberfläche sichtbare Störungslinie
(NPF) hinweg in die paläozoische Axialzone

(P.A.Z.) der Pyrenäen (Abb. 19).
Die tektonischen Vorgänge in diesem
Gebiet reichen demnach bis in den
oberen Erdmantel und markieren einen
Tiefenbruch, entlang dem Horizontalbewegungen

grösseren Ausmasses, wie
z.B. des gesamten Iberischen Blockes,
möglich zu sein scheinen (siehe dazu
Abb. 5).
Ein Vergleich der verschiedenen
Krustentypen in der Iberischen Halbinsel
(Abb. 20) zeigt deutlich die Strukturunterschiede

in den bisher genauer
untersuchten Gebieten. In Südportugal findet
man eine für (Rift-Flanken> charakteristische

Struktur, im Zentralteil Ibenens hat
die Kruste einen typisch kontinentalen
Charakter (Mueller, 1977), während sie
in der Betischen Kordillere Wesenszüge
aufweist, die denjenigen der zentralen
Südalpen (Abb. 24) ähnlich sind. Die
unter der Axialzone der Pyrenäen
gefundene Krustenstruktur ist vergleichbar
mit derjenigen der Ostalpen nördlich
der Periadnatischen Naht (PN in

Abb. 22)

Die Alpen-Geotraversen
Für die Alpen, deren Tiefenstruktur seit
nunmehr fast 25 Jahren systematisch
mit sprengseismischen Methoden
untersucht wird, liegen eine Fülle von
Daten vor, die ein ziemlich umfassendes

Bild über den Aufbau der
Lithosphäre ergeben. In der geologisch -
tektonischen Übersichtskarte der Alpen
(Frey et al., 1974) sind drei (Geotraver-
sen>-Streifen eingezeichnet (Abb. 21),
für die alle verfügbaren geophysikalischen

Daten zusammengetragen wurden

(Miller et al., 1980).
Die Geotraverse III durch die Ostalpen
(Abb. 22) schneidet die nördlichen
Kalkalpen südlich des Chiemsees (Schnitt-
A-A' in Abb. 22), den zentralen Teil des
(Tauern-Fensters), die Periadriatische
Naht (PN) und die Südalpen im Gebiet
von Friaul (Gemona). Die
refraktionsseismischen Ergebnisse im Bereich des
nördlichen Alpenrandes (Schnitt A-A'

in Abb. 22, unten) zeigen, dass die
nördlichen Kalkalpen über die gefaltete
Molasse geschoben sind und dass
diese Überschiebungszone nach Süden
mindestens bis in das Inntal reicht. Unter
dem Gebiet von Friaul ist der
Herdmechanismus der Erdbeben von 1976 in
der entsprechenden Tiefe, d.h. im
Bereich des kristallinen Grundgebirges,
angedeutet. Der Bewegungssinn lässt
eine Unterschiebung des adriatischen

Sporns der afrikanischen Platte unter
den östlichen Teil der Südalpen erkennen.

Zwei Zonen erniedrigter
Geschwindigkeit charakterisieren den
internen Krustenaufbau, ähnlich wie im
nördlichen Teil der Schweizer Alpen
(siehe dazu Abb. 24). Die obere Zone
erniedrigter Geschwindigkeit (Vp
5,6 km/sec) ist wie in den Westalpen
(Abb. 23) besonders stark unter dem
Zentralteil der Alpenkette ausgebildet.
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Abb. 18 Längsschnitt durch die Krustenstruktur der Balearischen Inselkette (nach Banda
et al., 1980b). Unter mächtigen jungen Sedimenten findet man eine dünne Kruste, die
kontinentale Züge trägt. Zwischen Ibiza und Mallorca deutet sich eine fortschreitende (Ozeanisierung)

der Kruste an.
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Abb. 19 Krustenschnitt durch den östlichen Teil der Pyrenäen (nach Hirn etal., 1980). Die
nordpyrenäische Verwerfungszone (NPF) stellt offenbar eine tiefreichende Störung dar mit
einem Sprung in der Krusten-Mantel-Grenze (Moho) von mehr als 10 km.
P.A.Z. Paläozoische Axial-Zone (herzynisches Grundgebirge)
N.P.Z. Nord-Pyrenäische Zone (mesozoische Sedimente)
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482 Mensuration, Photogrammetrie, Génie rural 12/80



Das wannenförmige Relief der Krusten-
Mantel-Grenze (M) spiegelt sich im
Verlauf der negativen Bouguer-Schwe-
reanomalie wider. Besonders auffallend
ist die Existenz einer Schicht mit relativ
hohen Geschwindigkeiten (Vp
8,4 km/sec) etwa 15 km unterhalb der
M-Diskontinuität im oberen Teil des
Erdmantels. Vergleicht man diese
Beobachtung mit der Lithosphärenstruktur
unter dem nördlichen Teil der (Schweizer

Geotraverse) (Abb. 24), so muss
man annehmen, dass diese Schicht
eine relativ geringe Mächtigkeit
aufweist. Nur so können die sprengseismischen

Ergebnisse mit den
Geschwindigkeitsangaben für die untere
Lithosphäre, wie sie aus der Dispersionsanalyse

von Oberflächenwellen (Abb. 12)

abgeleitet wurden, in Einklang gebracht
werden. Wie man der Abb. 22 weiterhin

entnehmen kann, sind offenbar
oberflächennahe Gesteine des (Tauern-
Fensters) (z.B. am Ankogel) die Ursache

für die beobachtete Anomalie des
erdmagnetischen Feldes (hier der
Totalintensität). Es ist auch dieser Teil der
Ostalpen, der heute noch unsymmetrisch

angehoben wird.
Wegen der stärkeren Einengung im
Bereich des Westalpenbogens und der
Präsenz des Ivrea-Körpers an der Innenseite

dieses Bogens trifft man dort eine
andersartige Tiefenstruktur an. Die
Geotraverse I (siehe Abb. 21) vermittelt
einen repräsentativen Querschnitt
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Abb. 20 Vergleich der verschiedenen Krustentypen in der Iberischen Halbinsel (nach Banda
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Iberiens repräsentativ sein. Gewisse Ähnlichkeiten bestehen zwischen den Tiefenstrukturen
der Betischen Kordillere, der zentralen Pyrenäen und der Alpen.

durch die Westalpen (Perrier, 1980), der
vom französischen Zentralmassiv bis

zur Sesia-Lanzo-Zone in Oberitalien
reicht (Abb. 23). Die Zusammenstellung
der geophysikalischen Daten zeigt, dass
auch hier eine asymmetrische Bouguer-
Schwereanomalie vorhanden ist, die im
Osten markante positive Werte erreicht.
Diese Beobachtung deckt sich mit den
Ergebnissen der seismischen
Tiefensondierungen, wonach an der Westseite

des Ivrea-Körpers (bei Lanzo) eine
Aufschuppung von Krustensegmenten
mit hoher Geschwindigkeit (und damit
verbundener hoher Dichte) ermittelt

wurde (siehe z. B. Miller et al., 1980). Ein
weiteres Merkmal der Geotraverse I

besteht in der ausgeprägten Zone
erniedrigter Geschwindigkeit (Vp
5,7 km/sec) im mittleren Teil der Kruste,
die sich bis unter den spanförmigen
Ivrea-Körper (Vp 7,4 km/sec)
hinunterzieht. Ähnlich wie in den Ostalpen
wird auch hier die stärkste Hebung -
verbunden mit einer ausgeprägten
magnetischen Anomalie - im Zentralbereich

der Alpenkette festgestellt.
Die koordinierte Zusammenarbeit
verschiedener schweizerischer
Forschungsgruppen im Rahmen des Inter-
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nationalen Geodynamik-Projekts hat es
ermöglicht, für die Geotraverse II (siehe
Abb. 21), die sogenannte (Schweizerische

Geotraverse> von Basel bis Chiasso

(Rybach et al., 1980), eine Fülle von
Daten zu sammeln, die einen Einblick in
die Struktur und Dynamik der Zentralalpen

gestatten (Abb. 24). Die geodätisch
beobachteten vertikalen Krustenbewegungen

(Gubler, 1976; siehe dazu auch
Abb. 27 und 28) sind primär durch
isostatische Ausgleichsvorgänge
bedingt; diesen Prozessen überlagert sich
jedoch eine horizontale Kompressions-
spannungskomponente, die von dem
nordwestwärts gerichteten Druck des
adriatischen Sporns der afrikanischen
Platte herrühren dürfte (Mueller et al.,
1976).

Ein Vergleich der negativen Bouguer-
Schwereanomalie (Klingele und Olivier,
1980) mit dem Verlauf der Krusten-
Mantel-Grenze (Moho) zeigt erwar-
tungsgemäss eine gute Übereinstimmung

mit Ausnahme des südlichen
Profilendes, wo der Einfluss des
benachbarten Ivrea-Körpers sich bemerkbar

macht. In diesem Bereich werden
auch starke magnetische Anomalien
beobachtet (siehe Abb. 9).
Der seismische Lithosphärenschnitt für
die Geotraverse II, der sich auf die
Ergebnisse der Refraktionsseismik
(Mueller et al., 1980) und der
Dispersionsanalyse seismischer Oberflächenwellen

(Panza et al., 1980) stützt, zeigt
zwei völlig verschiedene Krustentypen
im Nord- und Südteil des Profils mit

einer durch die euro-afrikanische
Plattenkollision bedingten <Span>-Bildung
im oberen Bereich der Kruste und einer
Krustenverdickung unter dem Lepontin
zwischen der Rhein-Rhone-Linie (RRL)
und der Insubrischen Linie (IL). Diese
Mächtigkeitszunahme dürfte auf das
Ineinanderschieben von nördlichen
(europäischen) und südlichen (afrikanischen)

Krustenteilen herrühren. Im
unteren Bereich der Lithosphäre deutet
sich eine Wechsellagerung von Schichten

mit höherer und niedriger
Geschwindigkeit (wie in Abb. 14 b) an.
Unter dem südlichen Teil der Geotraverse

II scheinen Lithosphärenteile in einer
steil abtauchenden (Verschluckungszo-
ne> zu verschwinden (vgl. Abb. 32).
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Profils zeigen deutlich eine Abnahme
der Wärmestromdichte vom Vorland
zum Zentralteil der Alpen hin.
Modellrechnungen haben ergeben, dass der
erniedrigte Wärmefluss wie auch die
nach unten gezogene 1000 °C-Isotherme

auf eine thermische Störung
hinzuweisen scheinen, die mit Subduktions-
prozessen (<Verschluckung>)
zusammenhängen könnte (Rybach et al.,
1977).

Mächtigkeit und vertikale
Bewegungen der Kruste in der Schweiz
Eine einheitliche Interpretation aller bis
jetzt verfügbaren refraktionsseismischen

Krustenprofile hat die Möglichkeit

eröffnet, eine Karte des Tiefenverlaufs

der Krusten-Mantel-Grenze (Mo-
ho) in der Schweiz zu konstruieren
(Egloff, 1979). Durch Einbeziehung von
Daten aus den angrenzenden Gebieten
(z.B. Edel et al., 1975; Ansorge et al.,
1979) entstand die in Abb. 25
wiedergegebene Karte der Moho-Tiefenlinien
(Mueller et al., 1980). Im Nordwesten
wird die Karte von der domartigen
Aufwölbung des Erdmantels unter dem
südlichen Oberrheingraben
(Kaiserstuhlgebiet) dominiert. Nach Südosten
nimmt die Krustenmächtigkeit von
26 km allmählich bis zum Hauptkamm
der Alpen auf 45-50 km zu. Die grössten

Moho-Tiefen werden in einem Trog
unter dem zentralen Teil Graubündens
(53 km) und an der Westflanke des
Ivrea-Körpers (58 km) erreicht. Unter
den Südalpen steigt die M-Grenzfläche
bis zum nördlichen Rand der Po-Ebene
relativ rasch an. Die normale
Krustenmächtigkeit dort (~35km) ist etwas
grösser als im nördlichen Alpenvorland
(~32km), wie bereits im Zusammenhang

mit Abb. 24 erwähnt wurde.
Die Wirkung der mächtigeren Kruste
unter den Alpen auf die Bouguer-
Schwere kommt deutlich im Isolinien-
Verlauf der neuen Schwerekarte der
Schweiz (Klingele und Olivier, 1979)
zum Ausdruck (Abb. 26). Die Schwere
nimmt in Richtung zur Kammlinie der
Alpen hin ab und erreicht dort einen
Minimalwert. Dieser Befund deckt sich
mit den Schwereprofilen auf den drei
Geotraversen (Abb. 22, 23, 24), die eine
ausgeprägte negative Bouguer-Schwe-
reanomalie aufweisen. Die regionale
Schwere spiegelt deshalb offenbar gut
den aus seismischen Tiefensondierungen

ermittelten Verlauf der Krusten-
Mantel-Grenze in der Schweiz (Abb. 25)
wider.
Aus gravimetrischen Beobachtungen in
zahlreichen Gebirgsgegenden der Erde
ist bekannt, dass die Masse eines
Berges an der Erdoberfläche durch ein
Massendefizit in der Tiefe kompensiert
wird. Dieses <Prinzip der lsostasie>
bedeutet für die Alpen, dass es unter
der Kette der höchsten Erhebungen

eine mächtige <Wurzelzone> geben
muss, in der weniger dichte Krustengesteine

in Tiefen gefunden werden, wo
normalerweise (wie z. B. im Alpenvorland)

die dichteren Gesteine des oberen
Erdmantels anzutreffen sind. Durch
Erosionsvorgänge an der Erdoberfläche
wird das isostatische Gleichgewicht
gestört; um einen Ausgleich zu
erreichen, hebt sich die Gebirgsmasse.
Dass derartige Hebungen im Alpenraum

stattfinden, ist an Hand von
geodätischen Messungen in den Ostalpen

(Abb. 22), den Westalpen (Abb. 23)
und den Zentralalpen (Abb. 24) festgestellt

worden. Durch einen Vergleich
der von der Eidg. Landestopographie
ausgeführten Präzisionsnivellementsmessungen

in den Jahren 1943-1978
mit denjenigen der Jahre 1903-1925 an
den selben Messpunkten konnten
statistisch signifikante Höhenänderungen
nachgewiesen werden (Abb. 27), die
auf eine allgemeine fortdauernde
Hebung der Alpen mit einer durchschnittli¬

chen Änderungsrate von etwa
1 mm/Jahr hindeuten (Gubler et al.,
1980).
Die Grössenordnung dieser Hebungsrate

ergibt sich auch, wenn man die
Messwerte des Präzisionsnivellements
der Schweizerischen Geodätischen
Kommission (1865-1887) mit den
Ergebnissen des Landesnivellements der
Eidg. Landestopographie bezogen auf
1919 vergleicht (Kobold, 1977). In

Abb. 28 sind die Hebungskurven für
das Nord-Süd-Profil Schwyz-Gott-
hard-Mendrisio wiedergegeben, die
eindrucksvoll demonstrieren, dass die
maximale Hebung nicht am
Alpenhauptkamm stattfindet, sondern südlich
des Gotthards im Lepontin. Interessanterweise

scheinen die rezenten
Höhenänderungen nicht gleichmässig
abzulaufen; so wurde zwischen 1919 und
1970 eine breite Hebung mit einem
Maximum von 1,4 mm/Jahr bei Biasca
(Abb. 24) ermittelt, während in den 50
Jahren davor die Hebung offenbar

W
Delphino-helvetic zone -

¦ Zone externe —

Penninic zone -

Zone Zone
briançonnaise piémontaise

Moho

fpo + 7o

: a
»o £ Bas-Dauphin« £Ï ö 5 Km

zr&ni

6.0

vTTTT-m
50 Km

MAGNETIC FIELD ANOMALY M

UPLIFT (mm/yr)

o

- 0D -

h -- 3000 m 5000 m50 L

1.5

as

BOUGUER ANOMALY (mgal)
_50

_ 0

-1-50

10000

J-ISO
50

Abb. 23 Zusammenstellung der geophysikalischen Daten für die Geotraverse I durch die
Westalpen vom französischen Zentralmassiv bis zur Sesia - Lanzo-Zone in Oberitalien (nach
Miller etal.. 1980). Im Krustenschnitt fällt besonders die Zone erniedrigter Geschwindigkeit
(Vp 5,7 km/sec) im mittleren Teil der Kruste sowie die Aufschuppung von Krustensegmenten

mit hoher Geschwindigkeit an der Westseite des Ivrea-Körpers (bei Lanzo) auf.
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Abb. 24 Zusammenstellung der geophysikalischen Daten für die Schweizerische Geotraverse II vom südlichen Oberrheingraben bis in die
Po-Ebene (nach Rybach etat, 1980. und Miller etat. 1980). Das Schwere-Profil (Bouguer-Anomalien) gibt einen guten Anhaltspunkt für das
Relief der Krusten-Mantel-Grenze (M). Der seismische Schnitt durch die Kruste und den obersten Mantel deutet im oberen Bereich auf eine
<Span>-Bildung hin, während im unteren Bereich Lithosphärenteile in einer <Verschluckungszone> zu verschwinden scheinen (siehe dazu
Abb. 32). Die rezenten vertikalen Krustenbewegungen und der Verlauf der horizontalen Druckspannung sind im Einklang mit der beobachteten
starken Heraushebung des Lepontin-Blocks.
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unsymmetrisch erfolgte mit einem
markanten Maximum nördlich von Bellinzona

im Bereich der Insubrischen
Störungszone (Abb. 28).
Eine entsprechende Tendenz kann aus
der geographischen Verteilung des
Metamorphose-Grades der im Alpengebiet

an der Oberfläche anstehenden
Gesteine abgeleitet werden (Frey et al.,

1974). Die neue Karte der von der
alpinen Metamorphose erfassten
Gesteine im Bereich der Schweizer
Geotraverse (Abb. 29) mit den abgeschätzten

zugehörigen Temperatur- und
Druckangaben (Frey et al., 1980) zeigt,
dass beim Fortschreiten von Norden
nach Süden die Erdkruste zunehmend
stärker herausgehoben wurde. Die
grösste lokale Hebung scheint demnach

in den Eklogit-Gebieten der Cima
Lunga-Zone südlich von Biasca stattgefunden

zu haben, wo heute Gesteine an
der Erdoberfläche angetroffen werden,
die sich einmal in einer Tiefe von rund
60 km (entsprechend einem Druck von
25 kb und einer Temperatur von 800 °C)
aufgehalten haben müssen.
Geothermische Modellrechnungen für
verschiedene Gebiete der Zentralalpen
(Werner, 1980) erlauben es, die He-
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Abb. 25 Tiefenlinien-Karte der Krusten-Mantel-Grenze (Moho) in der Schweiz und den
angrenzenden Gebieten (nach Mueller etal., 1980; Egloff, 1979, und Ansorge etal.. 1979) Die
Tiefenwerte sind in Kilometern angegeben. Deutlich zu sehen sind die domartige Mantelaufwölbung

im südlichen Oberrheingraben, das Abfallen der Moho gegen den zentralen Teil der
Alpen hin sowie das relativ rasche Ansteigen der M-Grenzfläche unter den Südalpen bis zum
nördlichen Rand der Po-Ebene.

500000 540000 560000 620000 660000 700000 710000 760000 820000
480000 520000 560000 600000 640000 680000 720000 760000 800000 840000

290000 _ -29OO00

270000 _

JP="'S^ f^*^y^y^y^s^^^^2^Z^^ZZTji ~i*°

270000

2S0000 250000

210000 » / sir ^^^'^'^^^y^\rY'^^^^é^^C^^^^-\/Jl^^'ì'tl> 230000

210000 _|

Zr^-^ZZ^ wZs-J^ZZZZZZZ--y^Z/Z-J/ C^Za/Qt /r^ Y^Z^^r^ynZri— .P
210000

180000 _ ^J^^^^^^^T^^^^^^ 190000

170000 ^170000

150000 \ \ y^r/^^MZ^^
ISOOOO

130000

'^/yTX/zVFyL^ I (/s~yiCs*S r-—^l^y j^/^^\ *--> r"^?*^^ -X^"—tr j^*^::^^-n^öi—--160

130000^^^^^^^^^t^Kt^^^-
110000

* -<*^zfW/r\ i/r^==^^£§ôsiï M?ùL&>\j{*>
.110000

90000 yffî ìJJjlfrr^^TÌi^W 1rWf/f$^Yc\ - 9OO0O

70000 _ 70000

480000 520000 560000 600000 640000 680000 720000 7600JO 600000 840000
500000 540000 S80000 620000 66000O 700000 740000 780000 620000

CARTE GRAVIMETRIQUE DE LH SUISSE (KLINGELE + 0LIVIER 1978)

Abb. 26 Die neue Bouguer-Schwerekarte der Schweiz (Klingele und Olivier, 1979). Sie basiert auf 2019 neuen Schweremesspunkten, die
regelmässig über das ganze Land verteilt sind. Diese Landesaufnahme wurde von 1971-1979 im Auftrag der Schweizerischen Geophysikalischen

Kommission durchgeführt (siehe Kahle und Klingele, 1979) Die Bouguer-Schwere-Isolinien verlaufen im allgemeinen parallel zur
Alpenkette. Die Schwere nimmt in Richtung zur Kammlinie hin ab und erreicht dort einen Minimalwert. Die regionale Tendenz spiegelt den
Verlauf der Krusten-Mantel-Grenze (Abb 25) ziemlich gut wider, wird aber im Süden vom Einfluss des Ivrea-Körpers überdeckt.
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Abb. 27 Änderungsraten der vertikalen Krustenbewegungen in der Schweiz (nach Gubler et al., 1980). Die Daten basieren auf einer Wiederholung

der geodätischen Präzisionsnivellementsmessungen in den Jahren 1903-1925 und 1943-1978. An den meisten Punkten im Bereich
der Alpen sind die beobachteten Höhenänderungen deutlich grösser als die Messfehler und weisen auf eine fortdauernde Hebung der Alpen
mit etwa 1 mm/Jahr hin.
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Abb. 28 Zeitabhängige Hebungskurven für das Nord-Süd-Profil Schwyz-Gotthard-Mendrisio (nach Kobold, 1977). Ein Vergleich der wiederholten

Nivellementsmessungen für die Perioden 1919-1869 und 1919-1872 mit der Periode 1970-1919 zeigt, dass die rezenten Hebungen
offenbar nicht gleichmässig verlaufen. Es ist auffallend, dass für die erste Messperiode an der Insubrischen Linie (Arbedo-Bellinzona) eine
deutliche Unstetigkeit beobachtet wurde, die auf eine unsymmetrische Hebung des Lepontin-Blocks hinweist. Dies ist im Einklang mit anderen
Daten (siehe dazu Abb. 29 und 30).
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bungsgeschichte einzelner Krustenblök-
ke zwischen der Rhein-Rhone-Linie und
der Insubrischen Linie in den zurückliegenden

40 Mio. Jahren schematisch zu
rekonstruieren (Abb. 30). Die zeitliche
Abfolge der raschesten Hebungen
beginnt vor etwa 40 Mio. Jahren mit dem
Monte Rosa-Block und setzt sich rund
10 Mio. Jahre später mit der rasch
aufeinanderfolgenden Hebung der Ber-
gell-, Leventina- und Simplon-Blöcke
fort. Danach folgt eine Periode massiger

Hebungen in diesem Gebiet der
Alpen. Aus den mit den Daten in
Einklang stehenden Ergebnissen der Mo¬

dellrechnungen folgt, dass die anfänglichen

Hebungsraten erheblich grösser
waren als die für die letzten 15 Mio.
Jahre ermittelten Werte, welche wiederum

gut mit den rezenten, geodätisch
bestimmten Vertikalbewegungsraten
übereinstimmen (Abb. 27).
Wie im Zusammenhang mit den geody-
namischen Daten für die Geotraverse II

(Abb. 24) bereits erwähnt wurde, ist
dem isostatischen Hebungsvorgang
eine horizontale Druckkomponente
überlagert, die vermutlich von der
gegenwärtig nordwestwärts gerichteten
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Abb. 29 Karte der alpinen Gesteinsmetamorphose für den Bereich der Schweizerischen
Geotraverse vom Vierwaldstättersee bis zum Monte Ceneri (nach Frey et al., 1980). Die
Temperatur- und Druckangaben weisen beim Fortschreiten nach Süden auf eine zunehmende
Heraushebung der Kruste hin. Die stärkste Hebung ergibt sich für das Eklogit-Gebiet der Cima
Lunga-Zone südlich von Biasca, in dem Gesteine an der Erdoberfläche zu finden sind, die zu
einem früheren Zeitpunkt Temperaturen von etwa 800°C und Drucken um 25 Kilobar (kb),
entsprechend einer Tiefe von rund 60 km, ausgesetzt waren.

zur eurasischen Platte herrühren dürfte
(Abb. 6). Dieser Horizontalschub führt
zu Kompressionsbeanspruchungen
(Abb. 7) in der Kontaktzone zwischen
beiden Platten (siehe dazu die <Oberkru-
stenspam-Struktur in Abb. 24).

Anomale Tiefenstrukturen im
Kollisionsbereich

Der durch eine positive Schwereanomalie

charakterisierte Ivrea-Körper an
der Innenseite des Westalpenbogens
(siehe Abb. 26) gehört auch in die
Kategorie der Kompressionsstrukturen,
wenngleich auch sein Alter nicht unmittelbar

mit der Alpenauffaltung in

Zusammenhang gebracht werden kann.
Wie der aus seismischen und gravime-
trischen Messungen abgeleitete
Krustenschnitt (Kissling, 1980) durch die
Zone von Ivrea-Verbano (bei Domodossola)

zeigt, ist die Struktur des Ivrea-
Körpers ziemlich kompliziert (Abb. 31).
Das Relief der wannenförmigen
Krusten-Mantel-Grenzfläche unter dem
riesigen Ivrea-Block ist dem Moho-Verlauf
unter der Westalpen-Geotraverse
(Abb. 23) sehr ähnlich. Dort wie hier
liegt im Nordwesten eine normale
Kruste mit der Durchschnittsdichte von
2,81 g/cm3 über einem ungestörten
Mantel mit der Dichte 3,3 g/cm3. In der
Kruste unter den Alpen wie auch unter
der Po-Ebene findet man eine mächtige
Schicht höherer Dichte (2,88 g/cm3),
die der Mittel- und Unterkruste der
<afrikanischen> Südalpen zugeordnet
werden muss (vgl. Abb. 24) und die
nordwestlich der Insubrischen Linie (IL
in Abb. 31) nach oben versetzt keilförmig

die (europäische) Kruste aufschlitzt.
Diese Krustenschicht wird im Bereich
des Lago Maggiore von einer nach
oben ragenden Zunge des obersten
Erdmantels durchbrochen, die mit leicht
verringerter Dichte (3,15 g/cm3) bis zur
Erdoberfläche reicht und abrupt an der
Insubrischen Linie abgeschnitten wird.
Der berechnete Schwere-Effekt dieser
Modellstruktur stimmt sehr gut mit der
gemessenen Schwere überein
(Abb. 31).
Die anomale Struktur des Ivrea-Körpers
sieht so aus, als ob während einer
Plattenkollision eine Scholle des obersten

Erdmantels abgeschert und nach
oben gebogen worden wäre. Vergleicht
man die in der Schwerekarte (Abb. 26)
wie auch in der magnetischen Karte der
Schweiz (Abb. 9) ins Auge fallenden
Störwirkungen dieses Körpers mit dem
übrigen Alpenraum, so zeigt sich, dass
die Kruste und der obere Erdmantel
dort offenbar anders deformiert worden
sind. Die beobachteten Moho-Tiefen so
wie die bis in Tiefen von rund 300 km
reichende Struktur des oberen Mantels,
die aus der Inversion von seismischen
Oberflächenwellen abgeleitet worden
ist (Panza und Mueller, 1979), können
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Abb. 30 Schematische Darstellung der Hebungsgeschichte für verschiedene Gebiete der
Zentralalpen (nach Werner. 1980). Die rascheste Hebung erfolgte demnach zuerst für den
Monte Rosa-Block, rund 10 Mio. Jahre später gefolgt vom Bergell-, Leventina- und Simplon-
Block. Die für die jüngste Vergangenheit aus geothermischen Daten abgeleitete
Hebungsgeschwindigkeit ist im Einklang mit den gegenwärtigen, geodätisch bestimmten Hebungsraten
(siehe dazu Abb. 27).

möglicherweise dadurch erklärt werden,

dass unter der Alpenkette eine
steilstehende <Verschluckungszone>
vorhanden ist (Abb. 32). Bedingt durch
den Plattenzusammenstoss wird die
Moho zwar verbogen, doch kann die
ineinander geschobene kontinentale
Kruste nicht subduziert werden. Es gibt
demnach hier keine Subduktionszone in
der Art, wie es an einem destruktiven
Plattenrand üblich ist. Statt dessen
bildet sich eine <Verschluckungszone>
aus, in der die (kalte) untere Lithosphäre

der beiden Platten (gekennzeichnet

durch seismische
Scherwellengeschwindigkeiten (Vs) im Bereich
zwischen 4,3 und 4,6 km/s) in die (heisse)
Asthenosphäre (Vs im Bereich
zwischen 4,1 und 4,3 km/s) gestossen oder
nach unten gezogen wird.

Erdbebenaktivität in der Schweiz
als Folge des Kollisionsvorgangs
Das Spannungsfeld im Raum zweier
kollidierender Platten bleibt nicht auf
die Plattenränder beschränkt, sondern
wirkt sich auf einen grösseren Raum
aus und beeinflusst deshalb auch we-
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Abb. 31 Vergleich der gemessenen Schwereanomalie des Ivrea-Körpers mit der Schwere-
anomalie des im unteren Teil des Bildes angegebenen Krustenmodells (Kissling, 1980). Der
beobachtete starke Schwereabfall an der Westflanke des Ivrea-Körpers kann nur durch eine
keilförmige Struktur höherer Dichte unter dem Simplon erklärt werden.

sentlich die tektonische Situation zu
beiden Seiten der Plattenränder. Die
aktuelle Seismizität der Schweiz sollte
in dieser Richtung verstanden werden.
Der Schweizerische Erdbebendienst hat
im zurückliegenden Jahrzehnt ein Netz
von modernen seismischen Telemetrie-
Stationen aufgebaut. Die meisten in der
Schweiz auftretenden Erdbeben sind
relativ schwach und meist nur mit
hochempfindlichen Messgeräten zu
erfassen. Die Epizentren, d.h. die geographische

Lage der an die Erdoberfläche
projizierten Bebenherde sämtlicher in
den Jahren 1972-1978 in der Schweiz
aufgetretenen Erdbeben (Abb. 33), sind
in einer <Seismizitätskarte der Schweiz)
dargestellt worden (Mayer-Rosa, 1979).
Obwohl die Epizentren über das ganze
Land verbreitet zu sein scheinen, sind
doch drei Hauptgebiete erkennbar. Das
seismisch am stärksten aktive Gebiet
der Schweiz, das gegenwärtig im Wallis
liegt, dehnt sich in nord-nordwestlicher
Richtung bis zum Neuenburger- und
Bielersee aus. Weitere aktive Gebiete
findet man in Vorarlberg und in
Graubünden sowie in der Gegend von Basel.
Die Herdtiefe der Erdbeben ist im

allgemeinen gering und erreicht höchstens
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Abb. 32 Schnitt durch das Lithosphären-
Asthenosphären-System unter der
Schweizerischen Geotraverse (Basel-Milano), abgeleitet

aus der Interpretation von Dispersionsmessungen

an seismischen Oberflächenwellen
im Alpengebiet (nach Panza und Mueller,

1979). Die Senkrechtschraffuren deuten die
Unsicherheit in der Tiefe für die Krusten-
Mantel-Grenze (M), die Lithosphären-Asthe-
nosphären-Grenze sowie die untere Begrenzung

der Asthenosphäre ((Channel)) an
(siehe dazu auch Abb. 13). Durch den gross-
räumigen Zusammenschub der Alpen ist
offenbar Material der unteren Kruste und
unteren Lithosphäre (<Lid>) in Form einer
<Verschluckungszone> in die Asthenosphäre
gedrückt worden.
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Abb. 33 Instrumente!! ermittelte Verteilung der Epizentren von Erdbeben in der Schweiz für den Zeitraum 1972 bis 1978 (nach Mayer-Rosa
und Mueller, 1979). Die Herdtiefe dieser Ereignisse liegt zwischen 2 und 30 km. Bemerkenswert sind die Gebiete erhöhter Seismizität in
Graubünden, im Wallis, in den Kantonen Fribourg und Bern sowie in der Umgebung von Basel. Die vom Schweizerischen Erdbebendienst
durchgeführten Lokalisierungen weisen Fehler von höchstens 1-5 km auf.

Aus der Richtung des ersten
Ausschlags von Seismographen rings um
ein Epizentrum kann der Seismologe
die Bewegung im Herd eines Erdbebens

rekonstruieren. In den meisten
Fällen liegen auf einer um den Herd
herum nach unten orientierten fiktiven
Halbkugel zwei Kompressionsbereiche
sowie zwei entsprechende Dilatationsbereiche,

welche auf einem Stereogramm

graphisch dargestellt werden
können. Dunkle Zonen in den
Stereogrammen der Abb. 34 stellen
Kompressionsbereiche dar, während die hellen
Zonen den Dilatationsbereichen
entsprechen. Mit Hilfe einfacher Modelle
für den Herdmechanismus von Erdbeben

kann der Seismologe daraus die
drei Hauptkomponenten des
Spannungsfeldes ermitteln. Die Herdlösungen

von Erdbeben in der Schweiz
(Pavoni, 1977) zeigen, dass die Richtungen

maximalen Drucks nahezu horizontal

gerichtet und ungefähr senkrecht
zum Alpenbogen orientiert sind
(Abb. 34). Fast alle der dargestellten
Herdlösungen entsprechen linksdrehenden

Seitenverschiebungen Diese Be-
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Abb. 34 Zusammenstellung der Herdmechanismen von Erdbeben in der Schweiz (nach
Mayer-Rosa und Müller, 1979; Pavoni, 1977). Dunkle (helle) Zonen auf jedem Stereogramm
stellen die Kompressions-(Dilatations-)Bereiche auf der unteren Halbkugel um den
Erdbebenherd herum dar. Pfeile geben die Orientierung der abgeleiteten maximalen horizontalen
Kompressionskomponenten an. die ungefähr senkrecht zum Alpenbogen ausgerichtet sind.
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wegungen dürften als Reaktionen auf
die fortdauernde Rotation der Apenni-
nen-Halbinsel (im Gegenuhrzeigersinn)
aufzufassen sein.
Unabhängige Anhaltspunkte dafür,
dass im Alpenraum überwiegend
horizontale Druckspannungen vorherrschen,

stützen sich auch auf geodätische

Beobachtungen. Die präzise
Höhen-Vermessung des Gotthard-Bahn-
tunnels aus dem Jahr 1917 wurde 1977
wiederholt (Funk und Gubler, 1980). Ein
Vergleich der beiden Nivellemente
zeigt, dass Höhenänderungen von einigen

Millimetern offenbar systematisch
vorkommen (Abb. 35). Die Wellenlänge
der fast gleichmässigen <Waschbrett>-
Undulationen beträgt einige Kilometer.
Dieser Effekt dürfte von den nicht
unerheblichen horizontalen
Kompressionsspannungen im zentralen Alpenbereich

hervorgerufen sein (vgl. Abb. 24).

Geothermik und Untergrund-Struktur
des Schweizerischen Mittellandes

Der Antriebsmechanismus für die
Plattenbewegungen und damit für die
tektonischen Prozesse ist in den thermischen

Verhältnissen des Erdinnern zu
suchen (siehe dazu das Umschlagbild
dieses Heftes). Die geodynamische
Entwicklung des westlichen
Mittelmeerraums und der Alpen muss auch
vor diesem Hintergrund gesehen werden

(Panza et al., 1980b). In den letzten
Jahren sind viele geothermische Daten
auf schweizerischem Gebiet gesammelt
worden (Rybach, 1979). Zahlreiche
Temperaturgradientenmessungen konnten

in Bohrlöchern im Mittelland
durchgeführt und in die Form einer Isolinienkarte

des geothermischen Gradienten
gebracht werden (Krüsi et al., 1978). An
einigen wenigen Orten konnte der
Temperaturgradient mit einer Messung
der Gesteinswärmeleitfähigkeit gekoppelt

und so der Wärmefluss berechnet
werden. Die Austrittstemperaturen von
Thermalquellen sind mit den
Wärmeflusswerten und den Isolinien des
Temperaturgradienten zusammen in

einer Übersichtskarte dargestellt worden

(Abb. 36). Überdurchschnittlich hohe

Gradienten treten in drei Gebieten
auf: in der Nordostschweiz, im Raum
Baden-Koblenz und in einem breiten
Streifen von Basel südwestwärts bis
zum Bielersee. Bei dieser thermischen
Anomalie handelt es sich vermutlich
um die in der Tiefe verborgene Fortsetzung

des Rheingraben-Riftsystems (siehe

dazu auch Abb. 12).
Detaillierte seismische Untersuchungen
der Tiefenlage des kristallinen Grundgebirges

unter dem Jura und dem
Molasse-Becken (Rybach et al., 1980) haben
eine ausgeprägte Grabenstruktur sichtbar

gemacht, die von Basel nach Süden
verläuft (Abb. 37) und die als eine

Fortsetzung des südlichen Oberrheingrabens

betrachtet werden muss. Die
hohen Temperaturgradienten in diesem
Gebiet (Abb. 36) stimmen im allgemeinen

mit den entsprechenden geothermischen

Daten des Rheingrabens überein,

wo deutlich höhere Wärmeflusswerte

gemessen worden sind.

Erdbebengefährdung in der
Schweiz
Die gegenwärtige Seismizität im
Mittelmeerraum (siehe Abb.1 und 7) weist
darauf hin, dass der Kollisionsvorgang

Höhen im Gotthard - Bahntunnel

1917 und 1977
GURSCHENALP

zwischen der afrikanischen und der
europäischen Platte noch nicht
abgeklungen ist. Die Plattenbewegungen
werden auch in Zukunft zerstörende
Erdbeben in den aktiven Bruchzonen
des mediterran-alpinen Raumes, wie
z.B. entlang der Nord-Atlas-Störung
und in Friaul, verursachen. Es ist deshalb

von Interesse, die Erdbebengefährdung
in der Schweiz zu evaluieren.

Die in der Schweiz auftretenden Erdbeben

(vgl. Abb. 33) sind meist verhältnismässig

schwache Beben, deren Magnitude

auf der nach oben offenen Richter-
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Abb. 35 Gemessene Höhenänderungen der Fixpunkte im Gotthard-Bahntunnel zwischen
1917 und 1977 (untere Bildhälfte) und vereinfachtes geologisches Profil durch das Aar- und
Gotthard-Massiv (obere Bildhälfte). Die relativen Hebungs- und Senkungstendenzen einzelner
Tunnelabschnitte decken sich gut mit einzeln identifizierbaren tektonischen Blöcken, die
durch Schiefer- oder Gneis-Zonen begrenzt sind (Funk und Gubler, 1980).
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Abb. 36 Zusammenstellung der geothermischen Daten in der Schweiz (nach Rybach, 1979).
Die Daten basieren auf einer Isolinienkarte des Temperaturgradienten im Mittelland (Krüsi et
al., 1978), auf Wärmefluss-Daten (Rybach und Finckh, 1979) und auf den Austrittstemperaturen

von Thermalquellen (Rybach und Jaffé. 1976).
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Abb. 37 Isolinienkarte der Tiefenlage des kristallinen Grundgebirges unter dem Jura und dem Molasse-Becken. Deutlich zum Ausdruck
kommt die Fortsetzung des Oberrheingrabens nach Süden (Rybach et al., 1980).

Skala selten den Wert 4,5 übersteigt.
Gelegentlich aber ereignen sich stärkere

Erdbeben. So wurde im Jahr 1356
die Stadt Basel von einem Erdbeben
(mit der geschätzten Magnitude 6,5)
verwüstet. Zur Beurteilung der historischen

Seismizität eignet sich besser die
beobachtete maximale Intensität eines
Bebens; sie wird deshalb auch meist für
die quantitative Festlegung der
Erdbebengefährdung benutzt.
Im Gegensatz zur Magnitude wird die
Erdbebenintensität nicht instrumentell
erfasst, sondern wird auf Grund der
Auswirkung des Erdbebens auf die
Umgebung bestimmt. Die dazu verwendete

MSK-Intensitätsskala enthält zwölf
Stufen. In dieser Skala entspricht die
Intensität 12 einem zerstörenden, alles
verwüstenden Erdbeben; die Intensität 1

beschreibt kaum spürbare Auswirkungen,

die nur instrumentell aufgenommen

werden können. Eine Erdbebenintensität

von 7 bis 8 entspricht grossem
Schaden und bedeutet, dass zu
schwach ausgelegte Bauwerke und
Häuser einstürzen können.
Der Schweizerische Erdbebendienst hat
eine seismische Risikokarte auf Grund
der historischen Seismizität, der neuen
Seismizitätskarte der Schweiz (Abb. 33)
sowie der makroseismischen Beobachtungen

von Erdbebenauswirkungen, die
regelmässig gemeldet werden, erarbei¬

tet (Sägesser und Mayer-Rosa, 1978).
Ausgehend von der Wahrscheinlichkeit,
dass ein Erdbeben alle 100 Jahre auftritt
(Eintretenswahrscheinlichkeit 10"2 pro
Jahr), kann berechnet werden, welche
Intensität in einem solchen Fall zu

erwarten wäre. Die (Risikokarte der
Schweiz) (Abb. 38) sieht ähnlich aus
wie die Seismizitätskarte (Abb. 33). Vier
Gebiete sind besonders gefährdet: das
Wallis, das Engadin sowie die Umgebung

von Basel und Genf. Um Genf und

^^^iT—^t

Tîil "V- "--6I.....V
V —5.8—

>-^

E m X rotenswahr sc he i nl ichkeit
Risque sismiche probabilité
fischio sismico, probabilità

Berechnete Intensitätswerte iMSK Skala.
Valeurs d intensité calculée (unités MSK)
Valore d intensità calcolato (unita MSK)

Abb. 38 Seismische <Risikokarte> der Schweiz für die Eintretenswahrscheinlichkeit von
einem Erdbeben pro Jahrhundert (Sägesser und Mayer-Rosa, 1978). Die zu erwartenden
Erdbebenintensitätswerte (nach der MSK-Skala) auf diesem Wahrscheinlichkeitsniveau sind
auf Grund der bekannten historischen Seismizität der Schweiz berechnet und kartiert worden.
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Abb. 39 Vereinfachte Karte der Erdbebengefährdung in der Schweiz (nach Mayer-Rosa,
1979). Die Zonen 1-4 sind durch einen zunehmenden Grad der Erdbebengefährdung
charakterisiert: Zone 1 - gering; Zone 2 - massig; Zone 3 - markant; Zone 4 - grösser.

Basel sowie in der Ostschweiz ist pro
Jahrhundert mit einer Erdbebenintensität

grösser als 6, im Wallis sogar mit
einer Intensität grösser als 7 zu rechnen.

Auf dieser Grundlage kann eine
vereinfachte Zonen-Karte gezeichnet
werden (Abb. 39), welche die
Erdbebengefährdung in der Schweiz in
anschaulicher Weise semi-quantitativ
darstellt.

Alle diese Beispiele zeigen, dass die
grosstektonischen Vorgänge, die das
Geschehen in der Übergangszone
zwischen der afrikanischen und eurasi-
schen Platte bestimmen, sich auf unsere

unmittelbare Umgebung spürbar
auswirken. Die Erforschung der gegenwärtig

ablaufenden geodynamischen
Prozesse liefert den Schlüssel zum
Verständnis der geologischen Vorgänge
in der Vergangenheit und ermöglicht so
dem Erdwissenschaftler, seine Erkenntnisse

über den Aufbau und die Dynamik

des Planeten Erde Schritt um
Schritt zu vervollständigen.

Zusammenfassung
Aus den vielerlei Forschungsbeiträgen
der verschiedenen erdwissenschaftlichen

Disziplinen, die in diesem Artikel
zusammengefasst geschildert worden
sind, kann entnommen werden, dass
die interdisziplinäre Zusammenarbeit im
Rahmen des Internationalen
Geodynamik-Projekts es ermöglicht hat, eine
Reihe von Schlüsselfragen bezüglich
der Evolution, Struktur und Dynamik
des westlichen Mittelmeerraums zu
beantworten. Zugleich sind jedoch
neue Probleme aufgetaucht, und einige
bereits angelaufene Forschungsarbeiten

müssen auf eine längere Zeitspanne
ausgedehnt werden. Das Internationale

Geodynamik-Projekt (IGP) ist Ende 1979
offiziell zu Ende gegangen. Es sind aber
bereits Vorbereitungen für ein
Nachfolge-Projekt, das sogenannte (Internationale

Lithosphären-Projekt (ILP)>, im
Gange. Genauer englischer Titel des
neuen Projekts: (Dynamics and Evolution

of the Lithosphère: The Framework
for Earth Resources and the Reduction
of Hazards.) Ziel des neuen <Lithosphä-
ren-Projekts> ist es, die Dynamik und
Evolution der Lithosphäre genauer zu
erforschen. Die verschiedenen
Arbeitsgruppen des Schweizerischen
Landeskomitees für das Internationale
Geodynamik-Projekt haben beim Abschluss
ihrer Tätigkeit nachdrücklich empfohlen,

die äusserst fruchtbare Zusammenarbeit

während des IGP künftig auch im
Rahmen des neuen Projekts fortzusetzen.
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Jubiläumsausflug (50 Jahre VSVT>.

Um ein weisses Fähnchen, getragen von
einem Jalon als Fahnenstange, sammelte
sich am frühen Morgen eines warmen
Sommer-Sonntags ein stattliches Grüppchen
Frauen, Männer und Kinder. Sie alle hatten
das gleiche Ziel: einen gemütlichen Tag
unter Freunden zu erleben, weniger über
schiefe Polygone als viel mehr über erfreuliche

Dinge, wie etwa den guten Bielersee-
wein, zu diskutieren. Eingeladen dazu hatte
die Sektion Bern des VSVT, die damit mit
Stolz und Freude ihren Geburtstag, den 50.

nota bene, feierte. So bestiegen denn in
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