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Vorwort

Vor knapp 20 Jahren erschien die 1. Auflage unseres Lehrbuches Grundlagen der Geologie.
Hiermit legen wir nun die 5. Auflage vor. Die Veréffentlichung eines Buches ist immer verbun-
den mit der Hoffnung, dass es Anklang finden mége. Unsere Hoffnungen setzten wir damals
auf einen akzeptablen Erfolg der ersten Auflage. Es freut uns heute natiirlich umso mehr, dass
sich unser Buch etablieren konnte und offenbar gerne genutzt wird. Daraus erwéchst auch die
selbstverstidndlich iibernommene Verpflichtung, es aktuell zu halten.

Das Vorwort zur 4. Auflage begann mit der vielleicht etwas lapidar klingenden Feststellung,
dass Erde und Geologie nicht schlafen. Die Erde ist einem konstanten natiirlichen Wandel
unterworfen, dem die Wissenschaft der Geologie mit neuen Methoden und Erkenntnissen auf
der Spur zu bleiben versucht. Da aber auch der Mensch nicht schlift, ist es ihm gelungen, selber
Einfluss auf die Entwicklung der Erde zu nehmen und anthropogen erzeugte Prozesse in Gang
zu setzen, die heute als ,Globaler Wandel“ zusammengefasst werden und u. a. zu einer sich
beschleunigenden Erwirmung des Erdklimas fithren. Wahrend wir dieses Vorwort schreiben,
versinken weite Teile Perus unter Schuttstromen und Hangrutschen nach sintflutartigen Regen-
fallen, die mit dem El-Nino-Phdanomen im Zusammenhang stehen (» Abschn. 6.3 in diesem
Buch). Die Abschitzung, Milderung und Vermeidung dieser und anderer natiirlicher Gefahren,
aber auch die nachhaltige und umweltschonende Nutzung von Georessourcen sind dringende
Herausforderungen an die Geowissenschaften. Grundlage hierfiir ist eine profunde Kenntnis des
Aufbaus und der Entwicklung der Erde sowie der sie endogen und exogen prigenden Prozesse.

Ein Lehrbuch hinkt in seinen Darstellungen zwangslaufig dem aktuellen Stand der Wissenschaft
hinterher. Wir bemiihen uns, durch angemessene Aktualisierungen diesen Abstand moglichst
gering zu halten. Es ist ein Grundlagenbuch, es ist nicht allein auf den globalen Wandel fo-
kussiert, aber selbstverstandlich beriicksichtigen wir auch die damit verbundenen Vorgénge.
Wir haben neben einer ganzen Reihe von kleineren Korrekturen und Ergédnzungen in dieser
Auflage neue Abschnitte zu so unterschiedlichen Themen wie Feuchtgebieten, Meeresspiegel,
Phosphorkreislauf und Dynamik magmatischer Prozesse hinzugefiigt. Manche Reorganisation
wurde notig, da unser Buch nunmehr auch als E-Book erscheinen wird. Nattirlich ist unsere
Auswahl neuer Themen subjektiv geprigt und manch einer wird das eine oder andere Thema
vermissen. Anregungen sind jederzeit willkommen!

Manch ein Leser hat uns Kommentare, Kritik und Anregungen geschrieben. Wir bedanken
uns herzlich dafiir und hoffen, den berechtigten Hinweisen in angemessener Weise Rechnung
getragen zu haben. Auch dieses Mal danken wir wieder verschiedenen Personen, die uns mit
ihrem Wissen und ihrer Zeit unterstiitzt haben, Ralf Thomas Becker und Maximilian Drollner
sind hier zu nennen. Gerhard Franz hat dankenswerterweise » Kap. 13 erneut durchgesehen.
Frau Barbara Fister hat nunmehr alle Abbildungen in Stil und Design vereinheitlicht und weitere
kreativ neu gestaltet, wir danken ihr sehr dafiir. Unser Dank geht auch an Florian Neukirchen
fiir das grindliche Lektorat und an Merlet Behncke-Braunbeck, Carola Lerch und Stephanie
Preuss fiir die gute verlagsseitige Betreuung.

Miinster und Freiberg, 28. Marz 2017




Vorwort zur 1. Auflage

Die Erde, so wie wir sie kennen, ist das Ergebnis einer mehr als 4,6 Milliarden Jahre wihrenden
Entwicklung. Trotz dieser uns Menschen immens erscheinenden Zeitspanne befindet sich die
Erde heute, und immer, in einem Durchgangsstadium, solange, bis in vielen Milliarden Jahren
ihre endogenen und exogenen Krifte erlahmen. Das dynamische Zusammenwirken von Erd-
kern, Mantel, Kruste, Hydrosphire, Atmosphére und Biosphire in ihrem gemeinsamen Orbit
um die Sonne bedingt die Entwicklung der Erde. Innerhalb des grofieren Gebietes der Erdwis-
senschaften erforscht die Geologie Details ebenso wie die grofien Zusammenhiange derjenigen
Prozesse, die die Vorgénge in und auf der Erde steuern. Geologen analysieren Gebirgsbildungen,
Klimaentwicklungen oder Lagerstitten auf der heutigen Erde und nutzen ihre Erkenntnisse
zur Deutung der erdgeschichtlichen Entwicklung unseres Planeten ebenso wie zur Vorhersage
zukiinftiger Anderungen. Heute stehen die Geowissenschaften neuen gesellschaftlichen Her-
ausforderungen gegentiber, die ihnen unter anderem aus der Rohstoffknappheit, den anthro-
pogenen Veranderungen des Klimas und der Gefahrdung unserer Umwelt erwachsen. Dieses
Buch soll eine Grundlage zum Verstidndnis dieser vielfiltigen Vorgange sein.

Unser Buch hat eine prozessorientierte Struktur, in der wir einzelne Vorgénge unter Verwen-
dung von Modellen und Daten mehrerer geowissenschaftlicher Teildisziplinen darstellen. Nach
einer den Leser auf das Buch vorbereitenden Einleitung erldutern wir in Teil I die exogene
Dynamik der Prozesse, die die Erdoberflidche durch das Zusammenwirken von Atmosphire,
Hydrosphire, Biosphdre und Lithosphére priagen. Teil II beschiftigt sich mit den endogenen
Prozessen im Erdinnern, die sich fiir uns offensichtlich im Vulkanismus, der Bildung der Ge-
birge oder der Drift der Kontinente manifestieren. Im dritten Teil des Buches diskutieren wir
unter dem Thema ,System Erde‘ Beispiele fiir die komplexe Verkniipfung von endogener und
exogener Dynamik und zeigen, dass auch der Mensch ein geologischer Faktor ist.

Da viele Leser mit der mitteleuropéischen Landschaft und ihren Gesteinen vertraut sind, ha-
ben wir Beispiele und Abbildungen aus diesem Raum bevorzugt aufgenommen. Eine Auswahl
weiterfithrender Literatur zu den einzelnen Themen findet sich am Ende der jeweiligen Kapitel.
Viele Fachausdriicke der modernen Geowissenschaften sind in englischsprachigen Landern
entstanden und es ist wichtig, sie zu kennen, auch wenn es deutsche Ubersetzungen gibt. Des-
halb haben wir viele englische Termini im Text hinter dem entsprechenden deutschen Begriff
in Klammern eingefiigt. Zur Erleichterung der Suche haben wir sie auch in das Register auf-
genommen.

Band 1 des im Enke Verlag erschienenen ,, Abriss der Geologie“ von Roland Brinkmann war
iiber mehrere Jahrzehnte die deutschsprachige Einfithrung in die Geowissenschaften. Werner
Zeilhat den Abriss in der 11.-14. Auflage bis 1990 weitergefithrt und staindig modernisiert. Herr
Zeil und der Enke Verlag haben uns 1993 vorgeschlagen, ein Nachfolgebuch zu bearbeiten.
Angesichts der grofien Fortschritte in den Geowissenschaften in den letzten Jahrzehnten, die
insbesondere durch die plattentektonische Revolution hervorgerufen wurden, und unter dem
Eindruck der neuen gesellschaftlichen Herausforderungen an die Geologie, haben wir uns
entschlossen, ein eigenes, neues Lehrbuch zur Allgemeinen Geologie zu schreiben. Allerdings
haben wir einige Abbildungen der letzten Auflage des Brinkmann/Zeil in zum Teil modifizierter
Form eingearbeitet.
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Vorwort zur 1. Auflage

Wir danken Herrn Zeil fiir die Anregung zu diesem Buch. Er hat uns viel Material tiberlassen,
das wir weidlich genutzt haben. Zahlreiche Freunde und Kollegen haben durch kritische Durch-
sicht von Manuskriptteilen das Buch entscheidend verbessert. Unser Dank gilt Georg Brecht,
Helga De Wall, Georg Dresen, Jorg Egle, Noor Farsan, Gerhard Franz, Stephanie Funk, Klaus
Germann, Roswitha Gierden, Marion Gottert, Hans-Joachim Gotze, Karin Grofikopf, Wilhelm
Heinrich, Stefan Kempe, Jochen Kuss, Ulrike Martin, Jorg Negendank, Norbert Nowaczyk,
Volker Schweizer, Barbara Teichert, Jana Tschapek, Gerhard Worner, Stefan Zeeh und Udo
Zimmermann. Dariiber hinaus haben viele Kolleginnen und Kollegen durch Diskussionen
und Anregungen zur Klarung spezieller Fragekomplexe beigetragen und uns Abbildungen und
anderes Material grofiziigig zur Verfiigung gestellt.

Ohne die zeichnerischen und photografischen Arbeiten von Barbara Dunker, Manuela Dziggel,
Barbara Fister, Elisabeth Gantz, Hanne Glowa, Andreas Hendrich, Bernd Kleeberg, Rolf Koch,
Ina Reinicke, Julia Rudolph, Brigitte Stocker und Klaus Will in Berlin, Heidelberg, Miinster und
Potsdam wire dieses Buch niemals fertig geworden.

Christoph Iven vom Enke Verlag begleitete das Wachstum unseres Buches mit einer vorziig-
lichen Zusammenarbeit, fiir die wir ihm verpflichtet sind.

Wir danken Jutta und Sabine fiir ihre Unterstiitzung.

Heinrich Bahlburg und Christoph Breitkreuz
Miinster und Potsdam, im November 1997
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Einflihrung

Abbildung: Von Bakterien und Algen gefarbte Thermalquelle in der Yellowstone-Caldera (Grand Prismatic
Spring, Wyoming, USA); die Luftaufnahme wurde durch einen von G. EmsRret freundlicherweise durchgefiihrten
Flug ermdéglicht.
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2 Kapitel 1 - Einflihrung

1.1 Die Geologischen
Wissenschaften

Die Geologie ist die Wissenschaft ,,unserer” Erde.
Der Planet Erde ist nicht nur der feste Boden, auf
dem wir wandeln, er ist unser Lebensraum und
unsere Lebensgrundlage. Er bietet uns Atemluft
und Nahrung. Wir sind nicht die einzigen Bewoh-
ner unseres Planeten, wir teilen ihn mit Abermillio-
nen von Tieren, Pflanzen, Pilzen und Bakterien. Wir
sind Teil eines komplexen und sich dynamisch entwi-
ckelnden Okosystems, das seit mindestens 3,8 Mrd.
Jahren besteht. Es ist von vielschichtigen Wechselbe-
ziehungen zwischen Biosphire, Atmosphiére, Hyd-
rosphére und Lithosphire (Gesteinssphire), dem
festen Boden unter unseren Fiiflen, gekennzeich-
net. Viel zu oft vergessen wir Menschen, dass die
Erde jeder Generation nur treuhénderisch tiberlas-
sen ist und wir daher fiirsorglich mit ihr umgehen
sollten. Diese Fiirsorge ist von existenzieller Bedeu-
tung fir die Menschheit. Wir sind zu verantwort-
lichem Umgang mit der Erde und damit uns selbst
gegentiber verpflichtet. Fiir die Wahrnehmung
unserer Verantwortung benétigen wir ein grundle-
gendes Verstdndnis sowohl unserer lokalen als auch
der globalen Umwelt.

Die Gegenwart markiert immer nur einen Uber-
gang zwischen der Vergangenheit und der Zukunft.
Um die Gegenwart verstehen und die Zukunft
abschitzen zu konnen, miissen wir die Vergangen-
heit entziffern und Lehren aus ihr ziehen kénnen.
Diese sind uns in Form von Gesteinen und den in
ihnen enthaltenen Fossilien tiberliefert. Basierend
auf den physikalischen, chemischen und biologi-
schen Grundgesetzen erklért die Geologie die Ent-
stehungsbedingungen der Gesteine und des fossil
iiberlieferten Lebens. Die Bestimmung des Faktors
Zeit eroffnet der Geologie die vierte Dimension und
damit einen festen Rahmen fiir die Beurteilung der
Entwicklungsgeschichte der Erde in ganz verschiede-
nen Zeitskalen. Insofern besitzt die Geologie Aspekte
einer historischen Wissenschaft, die den Aufbau der
Erde sowie die Vorginge, die sich in ihr und auf ihr
vollziehen, untersucht.

Bereits die Menschen der Steinzeit nutzten
geologische Kenntnisse bei der Auswahl geeigne-
ter Gesteine fiir die Herstellung ihrer Faustkeile.

Augenzeugenberichte von Naturereignissen gibt
es hingegen erst seit einigen Jahrtausenden. Geolo-
gen sind daher auf die Untersuchung der Gesteine
und der in ihnen eingeschlossenen tierischen und
pflanzlichen Versteinerungen als Trager der viel-
faltigen Informationen aus 4,6 Mrd. Jahren Erdge-
schichte angewiesen. Die gewonnenen Daten inter-
pretieren wir nach dem Prinzip des Aktualismus. Es
geht davon aus, dass die uns heute bekannten natur-
wissenschaftlichen Gesetze auch den Vorgéngen in
der Erdgeschichte zugrunde lagen. Da wir jedoch
nicht davon ausgehen konnen, dass die heute auf
der Erde registrierten Prozesse und Situationen die
Gesamtheit aller in der Erdgeschichte realisierten
oder zumindest moglichen Vorgéinge reprisentie-
ren, muss jede geologische Forschung die Giiltigkeit
und die Grenzen des aktualistischen Prinzips von
Neuem priifen.

Die Wissenschaftsgeschichte der Geologie ist
von der Bestandsaufnahme des Planeten Erde sowie
der Deutung seiner Entwicklung im regionalen
und iiberregionalen Maf3stab geprigt. Heute wird
die geologische Forschungstitigkeit jedoch zuneh-
mend von der Frage nach den Prozessen beherrscht,
welche die Erde formen und einer sténdigen Verdn-
derung unterwerfen. Diese Fragestellungen konnen
meist nur mit interdisziplindren Forschungsansat-
zen innerhalb des groflen Gebietes der Geowissen-
schaften bearbeitet werden, das die Geologie mit der
Mineralogie, Petrologie, Geochemie, Geophysik,
Paldontologie, Ozeanografie, Geografie und Klima-
tologie, aber auch mit der Zoologie und der Botanik
verbindet. Die Geologie ihrerseits umfasst verschie-
dene Teildisziplinen, die in diesem Buch vorgestellt
werden.

Grundlage der geologischen Forschung sind die
Gesteine einschliefSlich der in ihnen u. U. tiberlie-
ferten Fossilien. Die Gesteine sind jedoch nur selten
in optimaler Weise zugénglich. Abgesehen von den
Hochgebirgsregionen sind sie haufig von Vegetation
bedeckt und an Berghdngen und in Steinbriichen
meist nur kleinrdumig aufgeschlossen. Eine dreidi-
mensionale Rekonstruktion ihrer Lagerung erfordert
daher eine systematische Datenerhebung sowie ein
ausgezeichnetes raumliches Vorstellungsvermogen.
Zudem sind viele dltere Gebirge inzwischen weitge-
hend abgetragen oder von ihrem eigenen Schutt
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bedeckt. Viele Gesteine wurden zudem nach ihrer
Entstehung von Umbildungen betroffen, die ihre
primiren Eigenschaften stark verdnderten oder aus-
16schten. Griindliche Geldndearbeiten, eine bedachte
und représentative Probennahme sowie die methodi-
sche Analyse der Proben im Labor sind Teil der detek-
tivischen Rekonstruktionsarbeit der Bildungsbedin-
gungen und -abldufe. Schlieflich machen die grafi-
sche Aufbereitung der Ergebnisse sowie ihre Darstel-
lung in geologischen Karten und Profilschnitten die
Datenmengen iiberschaubar und erlauben ihre Pri-
sentation, Diskussion und Interpretation in Lehr-
veranstaltungen, Berichten und Veroffentlichungen.
Erst in den vergangenen Jahrzehnten hat der in den
tibrigen Naturwissenschaften so wichtige Versuch in
der Geologie Einzug gehalten. Neue technische Gerite
einschliefllich der Computer erlauben es heute, durch
entsprechend skalierte Analogexperimente langzeit-
liche geologische Prozesse in ihrer Dauer und Gro-
fenordnung nachzubilden und damit in ihrer Funk-
tion zu erhellen. Daneben gewinnt die numerische
Modellierung von geologischen Prozessen mehr und
mehran Bedeutung. Dadurch ist es heute zunehmend
moglich, die Ergebnisse der Erforschung geologischer
Prozesse reproduzierbar zu gestalten.

In den vergangenen Jahrhunderten brachte die
geologische Bearbeitung der Erde sehr unterschied-
liche grundlegende Hypothesen und Theorien, vor
allem zu ihrer endogenen Entwicklung, hervor. Bis
in die 60er Jahre des 20. Jahrhunderts herrschte ein
fixistisches Bild der Erde vor, das von stationér auf
der Erde verteilten Kontinenten ausging. Als her-
vorragender Exponent dieses geologischen Weltbil-
des ist Hans Stille zu nennen. Allerdings wies Alfred
Wegener bereits 1912 und in folgenden Jahren mit
Recht daraufhin, dass die Kontinente sich aufgrund
verschiedener geologischer Gegebenheiten wiahrend
der Erdgeschichte bewegt haben miissen und immer
noch bewegen. Dieser Theorie der Kontinentaldrift
war zu Wegeners Zeit zundchst kein Erfolg beschie-
den, da damals kein physikalisch plausibler endo-
gener Motor bekannt war, der fahig wire, die Kon-
tinente zu bewegen. Erst seit Beginn der 60er Jahre
wurde zunehmend deutlich, wie sich der stdndige
Wirmeverlust der Erde iiber konvektive Material-
strome im Erdinnern in die Bewegung der Konti-
nente umsetzt. Dieses werden wir im zweiten Teil

des Buches ausfiihrlich darstellen. Hier sei es nur
erwidhnt, um deutlich zu machen, dass wir gleich-
sam im Zeitalter nach einer Revolution in den Geo-
wissenschaften leben, die uns ein vollstdndig neues
geologisches Weltbild bescherte, das von der Mobi-
litat des Systems Erde insgesamt und derjenigen der
Kontinente im Besonderen gepragt ist.

Die Vorginge, die mit der Bewegung der Litho-
sphidrenlatten zusammenhingen und die im Begriff
der Plattentektonik zusammengefasst werden,
fithren zur Entstehung von Ozeanen und Gebir-
gen und gestalten somit die Oberfliche der Erde.
Dartiber hinaus beeinflusst die Verteilung der Kon-
tinente auf der Erde das globale Klimamuster, das
Zirkulationssystem der ozeanischen Wassermas-
sen und tiber beide Systeme schlief3lich die Eigen-
schaften von Lebensrdaumen und die Evolution ihrer
Lebewelt. Dieses ,in-Wechselwirkung-miteinan-
der-verbunden-sein’ der unterschiedlichen Prozesse
wird heute haufig unter dem Begriff ,System Erde’
zusammengefasst.

Wir haben unser Buch in drei Teile gegliedert:
Auf die Einleitung, die einen kurzgefassten Ein-
blick in die Erde gibt, folgen zunachst die zwei Teile
,Exogene Dynamik‘ und ,Endogene Dynamik’ Die
exogene Dynamik behandelt all diejenigen Vor-
ginge sowie ihre Produkte in Form von sedimenta-
ren und biogenen Lockerablagerungen und Gestei-
nen, die durch die Wirkung von Luft, Wasser und
Eis als Funktion des Klimas die Erdoberflache ver-
andern. Neben der Wirkung der Sonne gehéren zu
den exogenen Prozessen auch alle anderen Einfliisse,
die von unserer kosmischen Umgebung auf die Erde
ausgeiibt werden. Die endogene Dynamik umfasst
ihrerseits alle geologischen Vorgange, die durch Pro-
zesse, deren Ursprung im Erdinnern liegt, hervorge-
rufen werden. Hierzu gehoren die Plattentektonik,
die Deformation von Gesteinen im Rahmen einer
Gebirgsbildung und der Magmatismus. Die endo-
gene Dynamik gibt gewissermafen das Thema der
Entwicklung der Erde vor, das von der exogenen
Dynamik im Zuge der Variation modelliert wird.
Den Abschluss des Buches bildet der dritte Teil,
den wir mit ,System Erde‘ iiberschrieben haben. Er
zeigt die gegenseitige Beeinflussung der endogenen
und exogenen Spharen auf und beriicksichtigt die
Wirkung des Menschen als geologischen Faktor.
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1.2  Einblick

1.2.1 Aufbau der Erde

Die Erde ist ein nahezu kugelformiger, an den Polen
leicht abgeplatteter Kérper mit einem Durchmesser
von etwa 12.756 km. Die Rotation der Erde um die
Erdachse, die die beiden Pole miteinander verbin-
det, erzeugt eine zentrifugale Kraft, der eine gravita-
tive Kraft, hervorgerufen durch die Masse der Erde,
entgegenwirkt. Die Wirkung der Zentrifugalkraft
nimmt mit wachsendem Abstand zur Rotations-
achse zu; daher ist die Zentrifugalkraft am Aquator
am groften und an den Polen gleich 0. Die Wech-
selwirkung beider Krifte fithrt zu einer Abplattung
der Erde an den Polen und zu einer leichten Auswol-
bung am Aquator. Daher hat die Erde etwa die Form
eines Rotationsellipsoids, dessen Radius am Aquator
6378 km und an den Polen 6357 km betrigt.

Die Erde ist aus Schalen aufgebaut, die wie bei
einer Zwiebel konzentrisch umeinander liegen
(8 Abb. 1.1). Der Erdkern hat einen Radius von

Kruste (10 - 80 km)

180 km—
410 km—
— (/'{
660 km / (35050,
“0p e
k)

2886 km—

AuRerer Kern

Innerer Kern

B Abb.1.1 Dieser Schnitt durch die Erde zeigt ihren
schaligen Aufbau

3500 km. Er gliedert sich in einen metallisch-festen
inneren und einen metallisch-liquiden dufleren Kern
und besteht hauptséchlich aus metallischem Eisen
und Nickel, Schwefel und Silizium. Dartiber folgt mit
einer Machtigkeit von ca. 2840 km der weniger dichte
Erdmantel, der sich wiederum in einen unteren und
einen oberen Mantel teilt. Der Mantel besteht vor-
wiegend aus mafischen Silikaten (Si-, Al-, Fe- und
Mg-haltige Minerale, @ Tab. 1.1). Uber dem Mantel
liegt die diinnste und leichteste Schicht, die Kruste.
Sie ist im Bereich der grofien Ozeane nur 6 km dick
und besteht i. w. aus mafischen Mineralen und Feld-
spat. Kontinentale Kruste ist im Durchschnitt 40 km
dick und vorwiegend aus felsischen Silikaten (i. w.
Feldspat und Quarz, 8 Abb. 1.2 und B Tab. 1.1) aufge-
baut. Im Bereich der grofen Gebirge wie den Anden
oder dem Himalaya kann die Kruste bis zu 80 km
machtig werden.

Die skizzierte Gliederung der Erde basiert auf
der unterschiedlichen Zusammensetzung der ein-
zelnen Schalen. Fir die Geologie von besonderem
Interesse sind aber weiterhin physikalische Ande-
rungen, z. B. innerhalb des oberen Mantels. Mit
zunehmender Tiefe steigen Druck und Temperatur
in der Erde. Unterhalb einer Tiefe von etwa 100 km
(in bestimmten Regionen schon ab 30 km) gehen
die mehr oder weniger festen Gesteine des oberen
Mantels in einen plastischen Zustand iiber. Diese
Zone reicht bis zu einer Tiefe von etwa 180 km und
wird als Asthenosphire (die ,,nicht harte Sphare)
bezeichnet. Unterhalb von 370 km geht der obere
Mantel in der Ubergangszone stufenweise in den
noch dichteren unteren Mantel tiber, der den Raum
bis zur Kern-Mantel-Grenze einnimmt. Die oberen
30-100 km der Erde nimmt die Lithosphire (die
»Gesteins-Sphére“) ein, die mechanisch steifer als
die Asthenosphire ist. Die Lithosphére umfasst den
oberen Teil des oberen Mantels und die Kruste.

1.2.2 Die duBBere Gestalt der Erde

Die ozeanische Kruste hat eine durchschnittliche
Dichte von 2,95 g cm3, die kontinentale eine von
2,7 gcm?3. Insgesamt ist die kontinentale Lithosphére
leichter als die ozeanische und ,,schwimmt® auf der
Asthenosphdre starker auf (unterschiedlich schweren
Holzstiicken im Wasser vergleichbar). Befindet sich
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B Tab. 1.1 Die wichtigsten Minerale der kontinentalen Kruste. lhre relative Haufigkeit nimmt in der Tabelle von oben
nach unten ab (Deer, Howie & Zussman 1992).

Magmatite Sedimentgesteine Metamorphite
Feldspat z. B. Albit: Na[AlSi;Og] Quarz, SiO, Feldspat
Quarz Tonminerale, z. B. Kaolinit: Al,[Si,0, ] Quarz
(OH)q
Glimmer, z. B. Muskovit: Feldspat Glimmer
K,Al,[SigAl,O,1(OH,F),,
Pyroxen, z. B. Augit : (Ca,Mg,Fe,Al), Calcit*, CaCO, Granat, z. B. Grossular: Ca;Al,[Si;0;,]
[(Si,AD),04]
Amphibol, z. B. Hornblende: Dolomit*, CaMg(CO,), Pyroxen
Ca,(Mg,Fe),Al[Si;AlO,,](OH),
Olivin, (Mg,Fe),[SiO,] Gips*, CaSO, 2H,0 Cordierit (Mg,Fe),Al;[Si;AlO, 4] nH,0
Spinell Gruppe*, z. B. Chromit: Steinsalz*, NaCl Disthen, Al,SiO,
FeCr,0,

* nicht-silikatische Minerale

B Abb.1.2 Die wichtigsten
Minerale der Kruste und des
oberen Mantels (s. @ Tab. 1.1):

(a) Olivin, (b) Pyroxen (Aegirin),

(c) Feldspat (Orthoklas), (d)

Quarz, (e) Dolomit, (f) Kaolinit
(Rasterelektronenmikroskop-
Aufnahme) (Bildrechte: fotografien
a-e: Michael Magnus; f: Ray Frost,
Clay Mineral Society)

02U microns
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ein Stiick Lithosphdre in einem stabilen ,,Schwimm-
Niveau, finden also keine vertikalen Ausgleichsbe-
wegungen statt, spricht man von Isostasie. Diese stellt
sich fur die ozeanische Lithosphére und dem tiber-
lagernden Ozeanwasser bei einer Meeresbodentiefe
von ca. 5000 m ein. Durchschnittliche kontinentale
Lithosphére ragt ca. 840 m iiber den Meeresspie-
gel hinaus (B Abb. 1.3). Die Grenze zwischen konti-
nentaler und ozeanischer Lithosphdre stimmt nicht
mit den Kiistenlinien tiberein. Das Meer bedeckt im
Bereich der Kontinentalabhdnge und der landwirts
an sie anschlieffenden Kontinentalschelfe den rand-
lichen Bereich der Kontinente.

Das Festland bedeckt heute ca. 29 % der Erd-
oberfliche, das Meer entsprechend 71 %. Knapp zwei
Drittel der Festlandsflache liegt heute in der nordli-
chen Hemisphire. Die resultierenden Hohenstufen
der Erde werden auf die Position des Meeresspiegels
bezogen. Demnach haben die Ozeane eine durch-
schnittliche Tiefe von 3,8 km und die Kontinente
erheben sich im Mittel 0,84 km (B Abb. 1.3). Die

Kontinente erreichen ihre grofite Héhe am Mount
Everest im Himalaya mit wenig unter 9 km. Die
grofiten gemessenen Tiefen in den Ozeanen liegen
mit knapp 11 km in der Marianen-Tiefseerinne im
westlichen Pazifik, fast 20 km tiefer als der Gipfel des
Mount Everest. Vergleicht man die Erde mit einer
Kugel mit einem Durchmesser von 2 m, so wéren die
Ozeane nur 1 mm tief; die kontinentale Lithosphire
wire etwa 16 mm dick (B Abb. 1.1).

Geologisch und morphologisch sind die heuti-
gen Kontinente in einen kontinentalen Schild (oder
Kraton), die Faltengebirge und die stabilen Plattformen
gegliedert. Die Kratone bilden die Kerne der Konti-
nente und erfuhren ihreletzte Gebirgsbildung zumeist
vor mehr als 500 Mio. Jahren. Sie haben ein relativ aus-
geglichenes Relief und sind, wie im Baltischen Schild,
der weite Teile Skandinaviens umfasst, zumeist bis auf
das metamorphe Grundgebirge abgetragen. Die Fal-
tengebirge, die heute wie z. B. die Alpen morphologisch
deutlich hervortreten, sind in der jiingeren Erdge-
schichte im Zuge grof3raumiger Kontinentbewegungen

Anteil an der Erdoberfliche in 10% km?
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B Abb. 1.3 Hypsografische Kurve der Erdoberflache. Am linken
Inkrementen von je 1000 m (Bildrechte: nach Sverdrup et al. 1942)

Rand: Haufigkeitsverteilung der Hohen- und Tiefenstufen in
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und -kollisionen entstanden. Die stabilen Plattformen
bestehen aus einem kratondhnlichen Grundgebirge,
das ebenfalls seit langer geologischer Zeit von keiner
Gebirgsbildung erfasst worden ist und das Sedimente
tafelartig tiberdecken. Als Beispiele konnen die Russi-
sche Tafel westlich des Urals genannt werden, aber auch
das weite Gebiet Nordamerikas zwischen den Appala-
chen und den Rocky Mountains.

Die ozeanische Lithosphare wird durch ein erd-
umspannendes Gebirgssystem gegliedert, die Mit-
telozeanischen Riicken, die sich von den ca. 5000 m
tiefen Tiefseeebenen bis zu einer Wassertiefe von
2500 m erheben. Durch alle Ozeane hindurch haben
die Mittelozeanischen Riicken eine Lange von ca.
60.000 km. Die Mittelozeanischen Riicken sind von
zentraler Bedeutung fiir die Plattentektonik, die die
oberflachliche Konfiguration der Erde in einem
bestandigen Prozess modelliert.

Die Kruste besteht neben den magmatischen
Gesteinen und den Sedimentgesteinen aus meta-
morphen Gesteinen, die durch Umwandlung unter
deutlich erh6hten Druck- und Temperaturbedin-
gungen aus den ersten beiden hervorgehen (» Kap.9
und 13). Diese Gesteine bestehen iiberwiegend aus
silikatischen Mineralen, nichtsilikatische Minerale
wie Calcit oder Steinsalz sind seltener (8 Tab. 1.1).
Die Metamorphite sind vor allem an der Zusammen-
setzung der mittleren und unteren Kruste wesent-
lich beteiligt. Die kontinentale Kruste besteht zu
etwa 95 % aus magmatischen Gesteinen sowie ihren

B Abb.1.4 Anteil der

magmatischen und sedimentéren 100 — magmatische 1004 .
Gesteine an Aufbau (links) — 1 Gesteine S 2
und Oberflache (rechts) der 90 N4 € ©
kontinentalen Kruste. In der 80 - 80 — E §
dargestellten Mengenverteilung o ® — _E
der unterschiedlichen Gesteine in ‘g 70 & 70 %
) . = = o}
der Kr.uste smd.dle metamorphen Y 604 = 60 o
Gesteine nach ihrer magmatischen 5 3 2
oder sedimentéren Herkunft der © 50 5 50 2
entsprechenden Gruppe zugeordnet £ .GE) <£ s
. . 2 40 o) @ 40 £
(Bildrechte: nach Clarke & Washington °” b % >
1924) § 30 5 2 307 £
=
9]
20 = 20
3
10 n 10
0 0

metamorphen Derivaten und nur zu 5 % aus Sedi-
mentgesteinen, einschliefllich ihrer metamorphen
Abkommlinge (8 Abb. 1.4). Die Festlandsoberfliche
wird jedoch zu 75 % von Sedimentgesteinen bedeckt,
die unter dem Einfluss der exogenen Krifte entstehen.

1.2.3 Eine Ubersicht iiber
die Plattentektonik

Die Lithosphére besteht aus einer Reihe von grofien
und kleineren Platten (genauer: Sphérenstiicken), die
sich gegeneinander verschieben. Ein wichtiger Motor
dieser Bewegung, also der Plattentektonik, sind lang-
same Konvektionsstrome (im Bereich von 10 cma‘!)
im Mantel. Die Ursache der Mantelkonvektion ist das
Bestreben der Erde, den Temperaturunterschied zwi-
schen dem Erdinnern und der Oberfliche auszuglei-
chen. B Abb. 1.5 zeigt, dass unter den Mittelozeani-
schen Riicken heifles Asthenosphdrenmaterial (und
damit Wirme) nach oben steigt und von dort seitlich
wegstromt. Diese Bewegung wird auf die tiberlagern-
den Platten tibertragen. Als Folge der andauernden
Divergenz der Platten reift die ozeanische Kruste
immer wieder entlang der Mittelozeanischen Riicken
auf und es bildet sich, durch aufsteigende Magmen
aus dem Mantel, neue ozeanische Lithosphére. Hier
wird also lateral standig neue Lithosphdre an die aus-
einanderdriftenden Platten angebaut, man spricht
von einer konstruktiven Plattengrenze.
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B Abb.1.5 Schematische und anndhernd maf3stabstreue Darstellung der Grundelemente der Plattentektonik; Vulkane sind
groBer abgebildet. Der Schnitt bezieht sich nicht auf eine reale Plattenkonfiguration auf der heutigen Erde

Ein Aufstieg von Mantelmaterial kann auch unter
Kontinentalplatten auftreten (8 Abb. 1.5, Mitte). Halt
dieser Vorgang lange genug an, kann die kontinen-
tale Lithosphére in zwei Platten getrennt werden
(»Rifting“) und es bildet sich dazwischen neue ozea-
nische Lithosphére. Die neu entstandenen Rénder
der auseinanderdriftenden kontinentalen Litho-
sphire werden als passive Kontinentalriander bezeich-
net. Die Lithosphérenlatten bewegen sich heute mit
Driftgeschwindigkeiten zwischen 1 und 10 cm a™!.
Diese Geschwindigkeiten erscheinen uns langsam; sie
entsprechen in etwa der Wachstumsgeschwindigkeit
des menschlichen Haars. Hilt man sich allerdings vor
Augen, dass die Plattenbewegungen tiber viele Millio-
nen Jahre andauern, so addieren sich die jahrlichen
Verschiebungen zu grofien Distanzen.

Da die Erde ein nahezu kugelférmiger Kérper
mit konstantem Radius ist, kann entlang der Mit-
telozeanischen Riicken nicht stindig neue ozeani-
sche Lithosphire gebildet werden, ohne dass dem
System an anderer Stelle Lithosphére entzogen
wird. Dieses geschieht entlang der Subduktions-
zonen, den so genannten destruktiven oder kon-
vergenten Plattengrenzen (8 Abb. 1.5). Hier taucht
die ozeanische Lithosphire unter die tiberreitende
Platte in den Mantel ab. Dabei tibt das Gewicht der
dichten, bereits subduzierten Platte einen Zug auf die

Platte insgesamt aus, der als ,slab pull‘ bezeichnet den
zweiten wesentlichen Antrieb der Plattenbewegung
darstellt (8 Abb. 1.5). Im Kontaktbereich der konver-
gierenden Platten ist der Meeresboden durch eine
Tiefseerinne markiert, die iber 10 km tief sein kann.
In etwa 200-300 km Entfernung von der Tiefsee-
rinne und oberhalb der subduzierenden Platte sind
lang gestreckte Vulkanketten Zeugen eines mit der
Subduktion in Zusammenhang stehenden Magma-
tismus. Er bringt eine Fiille unterschiedlicher vul-
kanischer und intrusiver Gesteine hervor, die die
Magmatischen Bogen an aktiven Kontinentalran-
dern (z. B. die Anden) aufbauen. Findet dieser Mag-
matismus in Konvergenzzonen zweier ozeanischer
Platten statt, so spricht man vom Magmatismus der
Inselbogen (z. B. Marianen-Inseln). Subduziert ozea-
nische Lithosphire unter kontinentale, wie z. B. unter
den Anden, entsteht ein aktiver Kontinentalrand.
In Abhéngigkeit von den relativen und absolu-
ten Driftbetragen der betroffenen Platten bilden sich
kontinentwirts der magmatischen Bogen entweder
Back-arc-Becken, wenn dieser Teil des Kontinen-
talrandes unter Dehnung steht, oder die sogenann-
ten Vorlandbecken, wenn das entsprechende Gebiet
sich unter raumlicher Einengung befindet. Zwischen
dem magmatischen Bogen und der Tiefseerinne liegt
der Fore-arc-Bereich, bzw. das Fore-arc-Becken. Die
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genannten Becken erhalten ihre geologische Bedeu-
tung unter anderem dadurch, dass in ihnen durch
exogene Prozesse grofle Mengen von Sedimentge-
steinen abgelagert werden, die den Abtragungsschutt
der Inselbogen und der aktiven Kontinentalrédnder
reprasentieren.

Schliefflich kann die andauernde Subduktion
dazu fithren, dass in geologischen Zeitrdumen ganze

B Abb.1.6 Einfache Zeittafel

Ozeane ,verschluckt“ werden. So kénnen ehemals
durch diesen Ozean getrennte Kontinente miteinander
kollidieren und ein Kollisionsgebirge entsteht. Dieses
gilt beispielsweise fiir die Kollision Indiens mit Asien
und der Entstehung des Himalaya in ihrem Gefolge.
Unter den Mittelozeanischen Riicken befinden
sichalso die aufsteigenden Aste der Mantelkonvektion
und die Subduktionszonen bilden die absteigenden
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Aste. Dariiber hinaus gibt es auch Gebiete innerhalb
der Platten, unter denen heifles Material in schlauch-
artigen Gebilden, den Manteldiapiren, von der Kern-
Mantel-Grenze an die Untergrenze der Lithosphare
aufsteigt. Die Vulkaninsel Hawaii ist beispielsweise
durch magmatische Produkte aufgebaut, die ihren
Ursprung in einem Manteldiapir haben.

1.2.4 Eine kurze Einfiihrung in
die geologische Zeit

Wir haben eben in stark vereinfachter Form die
Grundelemente der Plattentektonik, so wie sie heute
wirksam ist, kennengelernt. Auch haben wir gesehen,

dass plattentektonische Prozesse sehr langsam sind.
Die Erde ist vor etwa 4,6 Mrd. Jahren entstanden, die
altesten erhaltenen Gesteine sind etwa 4 Mrd. Jahre
alt. @ Abb. 1.6 zeigt die Gliederung der Erdgeschichte
in Aonen, Aren und Perioden. Die vergangene Lebe-
welt ist uns in Form von tierischen oder pflanzli-
chen Fossilien tiberliefert. Ihre Evolution und rela-
tive Abfolge verbunden mit isotopengeochemischen
Altersdatierungen von Gesteinen (> Kasten 14.1) gibt
uns die zeitliche Gliederung der Erdgeschichte.

Die Erde verliert seit ihrer Entstehung Warme.
Es muss demnach seit der Bildung der ersten Kruste
Plattenbewegungen gegeben haben. Unklar ist, ob
diese Bewegungen im Archaikum in der Art von-
stattengingen, wie wir sie heute beobachten kénnen.

B Tab. 1.2 Magnitude und Zeitdauer ausgewahlter geologischer Prozesse

Prozess Magnitude Zeit
Plattenbewegung 1-10 cm pro Jahr
Erdbebenwellen, Ausbreitung in der Erdkruste

S-Wellen 3-4 km pro Sekunde
P-Wellen 5-7 km pro Sekunde

Bewegung an Stérungen, kurzzeitig

Bewegung an Stérungen, geologische Zeitrdume

einige mm bis dm

einige m bis > 1000 m

innerhalb von
Sekundenbruchteilen oder
Sekunden

100.000 Jahre bis einige Mio.

Jahre
Hebung von Gebirgen <8 mm pro Jahr
Trage stromender Fluss 1-2m pro Sekunde
Gletscherbewegung einige 100 m bis wenige km  pro Jahr
Bodenkriechen wenige mm pro Jahr
Erdrutsch, Trimmerstrom <300 km pro Stunde
Denudation (Abtrag) von jungen Gebirgen <0,5mm pro Jahr
Denudation (Abtrag) von alten Gebirgen <0,1T mm pro Jahr
Erosionsraten in Flusssystemen (klimaabhangig) 0,001-0,34 mm pro Jahr
Niederschlagsrate, Trockengebiete <30 mm pro Jahr
mittlere Breiten 800-1700 mm

Tropen

Anderung des Meeresspiegels

Meteoriteneinschlag

Pyroklastische Strome

1800-2750 mm
wenige mm

bis zu einigen 100 m

10-70 km
10-235m

pro Jahr Giber Zehner bis
Hunderte von Jahren; ggf. auch
tber einige Zehner Mio. Jahre

pro Sekunde

pro Sekunde
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Allerdings scheint gesichert, dass die Plattentektonik
seit der Wende Archaikum-Proterozoikum vor etwa
2,5 Mrd. Jahren aktiv ist. Anhaltspunkte liefern z. B.
Relikte ozeanischer Kruste, magmatischer Bogen und
von Kontinent-Kontinent-Kollisionszonen sowie der
von ihnen herzuleitenden Sedimentgesteine, die auf
vielen Kontinenten und in unterschiedlichen Zeiten
der post-archaischen Erdgeschichte entstanden sind.
Aus dieser Erkenntnis folgt weiterhin, dass die uns
heute bekannte Verteilung der Kontinente auf der
Erde das Ergebnis bereits sehr lange andauernden
Driftgeschehens ist und dass die geografische Konfi-
guration der Kontinente in sich und ihre raumlichen
Beziehungen untereinander im Verlauf der Erdge-
schichte einem kontinuierlichen Wandel unterwor-
fen war. Ein zentrales Ziel der Geologie ist es, diesen
Wandel und die ihn hervorrufenden endogenen und
exogenen Prozesse auf der Grundlage iiberlieferter
und rezenter Gesteine zu erkennen und zu erkld-
ren. Dafiir ist es unabdingbar, die sehr unterschied-
lichen Haufigkeiten und Ablaufgeschwindigkeiten
der vielfiltigen geologisch wirksamen Prozesse zu
bestimmen und in der Beurteilung zu berticksich-
tigen (B Tab. 1.2).
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Exogene Dynamik

Abbildung: Erosionsrinnen in einem mit vulkanischen Lockerprodukten weitgehend verfiillten Tal in den
ecuadorianischen Anden.
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Die exogene Dynamik fasst diejenigen Vorgéinge
zusammen, die die Erdoberflache durch die Einwir-
kung von Luft, Wasser, Eis, Temperatur, Schwerkraft
sowie der Lebewelt verdndern. Ein an der Oberfla-
che anstehendes Gestein unterliegt hauptsachlich
den Einfliissen von Klima und Wetter, es verwittert.
Dies fithrt zur Auflésung des Gesteinsmaterials in
feste und wasserlosliche Komponenten. Im Zuge
des grofiflichigen Abtrags, der Denudation, und
der Erosion (s. u.) werden diese durch flieendes
Wasser, Gletscherstrome oder durch Wind vom Ver-
witterungsort wegbewegt. Beim Transport werden
die Korner gerundet und weiter zerkleinert. Schlief3-
lich gelangt ein grofer Teil der bewegten festen und
gelosten Fracht in die Meere, wo sie von den Mee-
resstromungen umgelagert und schlie8lich abgela-
gert werden. Der mengenmif3ig wichtigste Faktor
bei diesen Umlagerungsprozessen ist das flieflende
Wasser, das auf dem Festland als Oberflaichenwas-
ser oder im Untergrund als Grundwasser flief3t.
Die exogenen Krifte sind bestrebt, eine bestehende
Morphologie, wie sie bei einem Gebirge gegeben
ist, zu nivellieren. Meistens arbeiten die endogenen
Krifte den exogenen entgegen, indem sie stindig
neue morphologische Elemente hervorbringen, sei
es durch andauernde Gebirgsbildung oder durch
Vulkanismus.

2.1 Atmospharische Zirkulation

Was aber bildet den Motor der exogenen Dynamik?
Wir alle bemerken die wiarmende Tatigkeit der
Sonne spitestens dann, wenn sie uns an einem
eisigen Wintertag beim Schlittschuhlaufen ein
wenig wiarmt oder wenn sie uns im Sommer am
Strand rostet. Auch wissen wir, dass es an den Polen
im Durchschnitt sehr viel kilter ist als in den tro-
pischen Aquatorialbereichen. Es ist offensichtlich,
dass die Erde durch die empfangene Sonnenener-
gie in unterschiedlichem MafSe erwdrmt wird und
auf den beiden Halbkugeln der Erde ein Tempera-
turgradient besteht, da die niedrigen, 4quatornahen

Breiten mehr Wirme empfangen als die Polregionen
(B Abb.2.2a).

Fiir das Verstindnis dieses Warmegradienten
miissen wir zundchst die Solarkonstante betrach-
ten. Sie bezeichnet die Menge an Energie, welche
die elektromagnetische Sonnenstrahlung auf einen
»extraterrestrischen Quadratmeter Erde“ tiber-
tragt, also einen Quadratmeter auferhalb der Atmo-
sphire. Die Solarkonstante Fbetrdgt im genormten
Mittel 1.390 Wm™2. Die Insolation beschreibt hin-
gegen den Teil der solaren Strahlung, der tatsach-
lich die Erdoberfliche erreicht und dort absorbiert
wird. Die Reflektion der elektromagnetischen Son-
nenstrahlung an Flichen wiederum bezeichnet man
als Albedo. Diese beschreibt das Verhéltnis von ein-
fallender zu reflektierter Strahlung. Aus der durch-
schnittlichen Riickstrahlung der Erde von ca. 33 %
folgt jedoch nicht zwangslaufig, dass die verbleiben-
den 67 % des solaren Fluxes die Erdoberfliche errei-
chen und dort absorbiert werden. Vielmehr kommt
es bereits in der Atmosphére (» Kasten 2.1) zu viel-
faltigen Wechselwirkungen, z. B. mit Wolken, Aero-
solen und Stduben. Auch wird ein Teil der Energie
in der Atmosphire absorbiert und erreicht nie die
Oberflache. Insgesamt gelangen nur ca. 70 % der
67 % des solaren Fluxes, der vom System Erdober-
fliche- Atmosphire insgesamt absorbiert wird, bis
zur Erdoberfldche.

Die absorbierte Energie erwdrmt Kontinente
und Meere in Abhédngigkeit von der geografischen
Breite. Da die Sonnenstrahlung am Aquator nahezu
im rechten Winkel auf die Erdoberfliche trifft, ver-
teilt sich eine gegebene Wiarmemenge tiber eine
relativ kleine Fldche auf der Erde und fithrt zu einer
starkeren Erwarmung (8 Abb. 2.2a). Das Sonnenlicht
erzeugt gleichsam einen kleinen aber warmen ,,Fin-
gerabdruck® In hohen Breiten trifft diese Warme-
menge hingegen in einem deutlich flacheren Winkel
auf die Erdoberfliche. Der ,,Fingerabdruck®ist daher
gegeniiber den dquatorialen Regionen entsprechend
grofler und klter, da die einkommende Energie tiber
eine groflere Flache verteilt wird. Insgesamt ist also
die Insolation am Aquator erheblich grofler als in den
Polregionen.
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Kasten 2.1 Atmosphare

Die Atmosphére enthalt 78 % Stickstoff, 21 % Sauerstoff,
0,9 % Argon, 0,04 % Kohlendioxid sowie geringe Anteile an
Edelgasen. Sie gliedert sich in die vier unterschiedlichen
Schichten der Troposphére, Stratosphéare, Mesosphare
und Thermosphére (B Abb. 2.1). Der Druck nimmt in der
Atmosphare mit der Hohe exponentiell ab. Die untere
Schicht der Atmosphare, die Troposphére, enthdlt — bei
einer Machtigkeit von 8 km an den Polen sowie 12 km

in den gemaRigten Breiten und am Aquator - etwa

80 % der gesamten Masse der Atmosphare und nahezu
den gesamten Wasserdampf. In ihr spielt sich das
Wettergeschehen ab. Innerhalb der Troposphare fallt

die Temperatur um durchschnittlich 0,65 °C pro 100 m
Héhenzunahme. Nahe ihrer Obergrenze, am Ubergang
zur Tropopause, erreicht sie -57 °C. Hier wehen in engen
Kanalen die zirkumpolaren Strahlstrome (Jetstreams), die
sich zwischen den bestéandigen Hochdruckgebieten tiber
den Polen, an denen kalte Luft absinkt, und den Gebieten
niedrigen Luftdrucks tiber den Tropen, an denen erwarmte
Luft aufsteigt, in etwa parallel zu den Breitengraden
bewegen. Die Riickenwindwirkung der besténdigen
Strahlstrome, die Geschwindigkeiten von bis zu 300 km h!
erreichen, macht sich die Luftfahrt auf Langstreckenfliigen
bei geeigneten Routen zu Nutze.

Oberhalb der Tropopause folgt die Stratosphére, in der
die Temperaturen wieder ansteigen. Sie reicht bis zur
Stratopause, die in einer Hohe von 50 km liegt. In der
unteren Stratosphare steigt die Temperatur nur langsam
an, in der oberen hat sie einen steileren Gradienten und
erreicht etwa 0 °C an der Stratopause. In etwa 25-30 km
Hohe befindet sich in der Ozonschicht die maximale
Ozonkonzentration. Die Ozonschicht absorbiert einen
signifikanten Anteil der eintreffenden UV-Strahlung.
Jenseits der Stratopause folgt die Mesosphére, die von
einem kontinuierlichen Temperaturabfall bis auf ca.

-90 °C gekennzeichnet ist. Dieses Temperaturminimum
bildet die Mesopause in einer Hohe von 80 km. In der
Mesosphare setzt die lonisierung der Luft durch die
Ultraviolettstrahlung der Sonne ein, daher wird sie mit

der Giberlagernden Thermosphare in der lonosphéare
zusammengefasst. Uber der Mesopause steigt die
Temperatur in der Thermosphare zundchst sehr steil, dann
verlangsamt auf tiber 1000 °C an. Die hohen Temperaturen

Zudem spielt es eine Rolle, von welcher Beschaften-
heit die Erdoberfliche in den verschiedenen geo-
grafischen Breiten ist. Wiisten haben eine Albedo von
20-30 %, d. h. 20-30 % der einkommenden Sonnen-
strahlung werden reflektiert. Bei Waldgebieten liegt
dieser Wert nur bei 5-10 %, bei frischem Schnee hin-
gegen zwischen 80 und 85 %. Die hohe Albedo der
vereisten Polregionen der heutigen Erde iibt also eine
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kommen zustande, da die Thermosphare die von der Sonne
stammende Kurzwellenstrahlung nicht als langwellige
Strahlung wieder aussenden kann. Allerdings ist die
Dichte der Atmosphare in diesen Héhen so niedrig und die
Haufigkeit der Molekiile so gering, dass eine Warmeleitung
nicht mehr stattfindet. Die der Sonne zugewandte Seite
eines sich hypothetisch in diesen Hohen aufhaltenden
Korpers wiirde daher extrem aufgeheizt, wéhrend an der
abgewandten Seite tiefe Frosttemperaturen herrschen
wiirden. Uber der Thermosphére folgt die Exosphére und
mit ihr der Ubergang ins All.

i Exosphare
i 10°®
500 !
I
I
400 0
1
I
300 1 1
I
200 10°®
E 100 10" 5
3 3 o
P 90 10° £
X
© 80 102 S
T 2
70 L, 0
osp 10
60
50 Stratopa
40
30 '.-.n'-.l' onze 0 Ozo 10
20
100
10 opopause
0 1000
-100 50 0 50 100 500 1000
Temperatur (°C)
B Abb.2.1 Die Atmosphdre der Erde ist etwa 500 km

machtig. Der Temperaturverlauf in ihr ist durch die rote Linie
angezeigt. Das uns direkt betreffende Wetter konzentriert
sich in der Troposphére

zusitzliche kithlende Wirkung aus. Die Albedo von
Wasserflachen hangt wiederum stark vom Sonnen-
stand ab; steht die Sonne im Zenit liegt der Wert etwa
bei 5 %, steht sie hingegen am Horizont, so kann er
80 % erreichen.

Die Sonneneinstrahlung erwéirmt also die
Festlandsfldchen und das Oberflichenwasser der
Meere in unterschiedlichem Mafle. Im Zuge der
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Evaporation tragen vor allem die Meere zur Bildung
von Wolken bei, deren Albedo etwa bei 75 % liegt.
Das in diesen als Wasserdampf enthaltene Wasser
fallt schlieSlich als Niederschlag in Form von Regen
oder Schnee auf die Erdoberfliche zurtick. Die Wiar-
meabgabe der Meere und vor allem der Kontinente
an die sie iiberlagernden Luftschichten beeinflusst
wesentlich die Zirkulation der Luftmassen in der
Atmosphire (8 Abb. 2.1), die wir nahe der Erdober-
fliche als Wind sptiren (8 Abb.2.2).

Zwei Faktoren sind es vor allem, die das atmospha-
rische Zirkulationsmuster in der Troposphire erzeu-
gen (B Abb.2.2). Die Luftmassen werden in Abhéngig-
keit von der geografischen Breite unterschiedlich stark
erwirmt. Damit unterscheiden sie sich in Volumen
und Dichte und setzen sich entsprechend dieser Kon-
traste in Bewegung. Sind sie einmal in Bewegung, so
wird diese durch den Coriolis-Effekt als Folge der Erd-
rotation abgelenkt, d. h. von der Stromungsrichtung

starke
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nach rechts auf der Nordhalbkugel und nach links auf
der Stidhalbkugel. Letztlich ergibt sich aus der Wech-
selwirkung der Warmeeinstrahlung von der Sonne
mit der Erdrotation ein komplexes Muster von Zir-
kulationswalzen, Zellen genannt, die sich jeweils iiber
etwa 30 Breitengrade erstrecken.

Die Hadley-Zellen transportieren erwédrmte
Luft vom Aquator polwirts. Bei etwa 30° fithrt ihre
Abkiihlung zum Absinken bei abnehmender Satti-
gung an Wasserdampf. Ein Teil dieser Luftmassen
stromt an der Unterseite der Hadley-Zelle gegen den
Aquator zuriick und erzeugt so die richtungskonstan-
ten Passatwinde (B Abb.2.2). Den Nordostpassat der
Nordhalbkugel machte sich die européische Segel-
schifffahrt auf den Wegen in die Karibik zunutze.
Ein anderer Teil der Luftmassen wird in den mitt-
leren Breiten von den Ferrel-Zellen iibernommen
und stromt an ihrer Basis polwérts. Bei ca. 60° treffen
diese Luftmassen auf diejenigen der Polar-Zellen.
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"R

____Polar-Zelle

O

~Luft steigt
auf

— Luft falit

Luft steigl
auf

— Luft fallt

Luft steigt auf
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B Abb.2.2 Schema der Sonneneinstrahlung auf die Erdoberfléche sowie der Zirkulationssysteme in der Troposphare.

(a) Bei gleicher Menge der auf die Erdoberflache treffenden Sonneneinstrahlung verteilt sie sich in hohen Breiten (iber eine
groBere Flache als in niedrigen. Entsprechend groBer ist die Albedo an den Polen und bedingt somit die geringere Erwarmung.
(b) Die groBBen atmosphaérischen Zirkulationssysteme. Die Rossbreiten liegen zwischen 25° und 35° unter den absteigenden
Asten der Hadley- und Ferrel-Zellen, die relativ kalte Luft herabfiihren und einen bestandigen Hochdruckgiirtel ausbilden zu
dem auch das Azorenhoch gehért. Dieser Glrtel ist von lang anhaltenden Windstillen geprégt. Die Bezeichnung,Rossbreiten”
geht auf spanische Seeleute zuriick, die Pferde in die spanischen Kolonien transportierten. In den ausgedehnten Windstillen
verendeten viele Tiere und mussten {iber Bord geworfen werden. Am Aquator liegt die Zone der variablen Flauten auf den
Meeren unterhalb der Aufstiegszone erwédrmter Luft und zwischen den beiden Hadley-Zellen. Auch diese haufigen und
langanhaltenden Flauten im sog. Kalmenglirtel waren bei den Seeleuten der groBen Segelschiffe gefiirchtet
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Luft tiber den Polen kiihlt ab und strémt dquator-
wirts. Bei Querung des 60. Breitengrades ist sie aus-
reichend erwdrmt, um aufzusteigen. Diese Luftmas-
sen sind aber immer noch dichter als diejenigen der
Ferrel-Zellen, beide mischen sich daher nichtleicht.
Dies fithrt zu sehr wechselhafter Witterung in den
entsprechenden Breiten. Nach dem Aufstieg stromt
der grofite Teil der polaren Luftmassen erwérmt zu
den Polen zuriick, wihrend die Luft an der Ober-
seite der Ferrel-Zellen gegen den Aquator flief3t.
Insgesamt bilden diese Zellen jedoch nicht in sich
geschlossene Systeme. Der zwischen ihnen stattfin-
dende Luftaustausch reicht aus, um gemeinsam mit
den von den Zirkulationssystemen erzeugten ober-
flachlichen Meeresstromungen recht effektiv Wirme
vom Aquator gegen die Pole zu transportieren.

Fiir die klimatischen Verhéltnisse auf der Erde
ist demnach nicht alleine die Sonne verantwortlich.
Einen wichtigen Faktor stellen die Ozeane dar, die
immerhin den grofleren Teil der Erde bedecken.
Sie dienen zum einen als riesiges Wéarmereservoir.
Sie geben Wirme an die kalte Atmosphire ab oder
nehmen sie von einer warmen auf. Thre eigene Tem-
peratur bleibt dabei im Durchschnitt relativ konstant.
Die oben skizzierten grofiraumigen Windsysteme
treiben aber zum anderen die Oberflachenschich-
ten des Meerwassers an, indem sie einen Teil ihrer
Bewegungsenergie durch Reibung auf die Oberflache
der Meere iibertragen. Auf diese Weise entstehen die
Wellen und Oberflichenstromungen der Ozeane. Sie
transportieren, z. B. im Golfstrom, einen grof3en Teil
der Wirme von den Aquatorregionen zu den hohen
Breiten. Im Nordatlantik sinken die auf ihrem Wege
nach N abgekiihlten und damit dichter gewordenen
Wassermassen ab und gehen in die ozeanischen Tie-
fenstromungen tiber. Die atmosphirischen und ozea-
nischen Stromungsmuster waren im Verlauf der Erd-
geschichte ihrerseits wiederum stark beeinflusst von
der sehr variablen geografischen Verteilung der Kon-
tinente auf der Erde. Schliefilich diirfen wir nicht ver-
gessen, dass die Erde als Himmelskorper bestimm-
ten kosmischen Einfliissen unterworfen ist. Als Bei-
spiel sei der die Erde umkreisende Mond genannt,
der neben der Sonne durch seine Anziehungskraft
die Gezeiten der Meere hervorruft.

Die genannten klimatischen und ozeanografi-
schen Faktoren wiederum steuern die Entwicklung
der Biosphire, d. h. die Ausbildung der pflanzlichen
und tierischen Lebewelt, die den unterschiedlichen
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Klimazonen der Erde sowie den Bedingungen in den
Ozeanen angepasst ist. Andern sich beispielsweise
die lokalen oder regionalen Klimabedingungen an
einem bestimmten Ort auf einem Kontinent deut-
lich, so muss sich die an die vergangenen Klimabe-
dingungen gewohnte Lebewelt an die neuen Verhilt-
nisse im Zuge ihrer Evolution anpassen, auswandern
oder vergehen. Diese Anderungen haben aber wie-
derum Riickwirkungen auf die exogenen Prozesse.
Die klimatisch bedingte Abnahme der Dichte einer
Vegetationsdecke wird in erhohte Raten von Erosion
und Denudation miinden. Es ist erkennbar, dass die
exogenen Prozesse ein dynamisches System bilden,
dessen einzelne Faktoren in wechselnden Beziehun-
gen miteinander verbunden sind.

2.2 Klima und Klimazonen

Das Klima ist der ausschlaggebende Steuerungsfak-
tor der exogenen Prozesse auf der Erde. Es kenn-
zeichnet die durchschnittlichen Wetterverhiéltnisse
eines Ortes oder einer Region im Verlauf vieler Jahre.
Wie wir bereits gesehen haben, sind das Klima und
seine Verteilung auf der Erde von der Intensitit der
Sonneneinstrahlung geprigt, die vom Aquator zu
den Polen abnimmt. Daher ist die Erde in eine Folge
etwa West-Ost angeordneter Klimazonen gegliedert,
deren Ausbildung vor allem auf den Kontinenten gut
zu beobachten ist (8 Abb. 2.3). Uber den Meeren ver-
laufen die Grenzen der Klimazonen parallel zu den
Breitengraden. Auf dem Festland hingegen verén-
dern regionale geografische Elemente wie z. B. Lage,
Orientierung und Héhe von Gebirgen diese einfache
Gliederung zu einem komplexeren Muster.

Die Temperaturverteilung an jedem Ort der
Erde entscheidet u. a. dariiber, ob Niederschlige als
Schnee oder Regen fallen und ist somit ein wesent-
liches Einteilungskriterium (8 Tab. 2.1). Neben der
Temperatur sind Art und Menge der Niederschlage
im Verhaltnis zur ortstypischen Verdunstungsrate
entscheidende Einflussgroflen fiir die biologische,
geologische und geomorphologische Gestaltung
der Klimazonen. Die jahrliche Niederschlagsmenge
verringert sich auf beiden Erdhalbkugeln zwischen
dem 20. und 40. Breitengrad relativ stark. Stidlich
und nordlich vom 30. Breitengrad wird in beiden
Hemispharen kalte Luft aus grof8eren Hohen entlang
der absteigenden Aste der Hadley- und Ferrel-Zellen
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\ #./ Y 20° N
100° 80 7~ 9 40° 20°W o
Gebirge-\
\ A 20° S
\ / / “°°
ohne saisonale Schwankungen mit saisonalen Schwankungen
glazial  tropisch- tropisch- Gebirge periglazial ~ trocken-  tropisch-  tropisch- gemaRigt
arid humid kontinental semi-arid feucht-trocken humid
B Abb.2.3 Karte der Klimazonen auf den Kontinenten (nach Tricart & Cailleux 1972; Summerfield 1991)
herabgefiihrt (8 Abb. 2.2b). Dabei wird sie erwarmt  Klimazonen ohne saisonale Schwankungen. In der

und kann zunehmende Mengen an Wasserdampf
aufnehmen und halten. Die Verdunstung nimmt von
den wirmeren zu den kiihleren Breiten relativ regel-
mifligab. Die genannten Einflussgrofien bestimmen
somit den Charakter der Vegetation, Art und Umfang
der Verwitterung der auf dem Festland zutagetreten-
den Gesteine sowie die morphologische Gestaltung
der Erdoberfliche iiber den lokalen und regionalen
Abtrag (B Tab. 2.1, » Kap.3 und 5).

Die Klimazonen kénnen nach Vorhandensein
und Abwesenheit jahreszeitlicher Schwankungen in
zwei Gruppen eingeteilt werden. Zu den nicht jah-
reszeitlich schwankenden Klimata gehoren die gla-
ziale Zone der Pole sowie die tropisch-ariden und tro-
pisch-humiden Bereiche. Jahreszeitliche Schwankun-
gen pragen die periglaziale, trocken-kontinentale,
tropisch-semiaride, tropisch-feucht-trockene und
die geméfigt-humide Klimazone (8 Tab. 2.1).

glazialen Klimazone der Polarregionen fallen die
geringen Niederschldge als Schnee und akkumulie-
ren zum Eis der Gletscher. Es herrscht Dauerfrost,
nur etwa 90 Tage im Jahr sind frostfrei. Die physika-
lische Verwitterung (» Abschn. 3.1) ist geprégt durch
Frostsprengung. Chemische Verwitterungsaktivi-
tdt ist, ebenso wie die abtragende Wirkung des nur
geringfiigig vorhandenen Schmelzwassers, niedrig.
Aufgrund der niedrigen Niederschlagsraten ist auch
das glaziale Klimareich arid und kann als Kéltewtiste
bezeichnet werden. Abkiithlung der Luft tiber den
Eismassen erzeugt vehemente Fallwinde (katabati-
scher Fallwinde), die bedeutende Mengen Lockerma-
terial dolisch verfrachten kénnen. Das glaziale Klima
der Hochgebirgsregionen verzeichnet demgegeniiber
etwas betontere jahreszeitliche Schwankungen, eine
deutlich lingere frostfreie Sommerperiode und
damit eine etwas starkere chemische Verwitterung
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sowie einen starkeren Abtrag durch die abflieffen-
den Schmelzwisser.

Die tropisch-aride Klimazone ist gekennzeich-
net durch geringe und sehr unregelmaflige Nieder-
schldge, die als episodische, heftige Giisse fallen.
Dies unterbindet eine stindige Wasserfithrung der
Flusse. Die durchschnittliche Jahresniederschlags-
menge bleibt unter 300 mm, es kann aber an einem
Tag die Niederschlagsmenge mehrerer Jahre fallen.
Die potenzielle Verdunstung erreicht im Vergleich
zu den niedrigen Niederschlagsmengen sehr hohe
Werte von 2000-4000 mm pro Jahr. Die mittleren
Temperaturen reichen von ca. 5 °C im Winter bis zu
30 °C im Sommer. Die Temperaturunterschiede im
Tagesverlauf sind meist sehr ausgeprégt. Der Mangel
an Wasser unterbindet die chemische Verwitterung,
mechanische Verwitterung wird hauptséchlich durch
Temperaturverwitterung und Salzsprengung ausge-
uibt (» Abschn.3.2).

Die tropisch-humide Klimazone ist von Regen-
wald bedeckt und empfiangt zwischen 1800 und
2750 mm Niederschlag pro Jahr. Die Niederschlage
variieren zwischen sog. Trocken- und Regenzeiten,
mit dem Maximum in der Regenzeit. Hohe Nieder-
schlagsraten und hohe Durchschnittstemperaturen
zwischen 20 °C und 30 °C bedingen eine intensive
und tiefgriindige chemische und biochemische Ver-
witterung, physikalische Verwitterung spielt kaum
eine Rolle. Wirkt die chemische und biochemische
Verwitterung lange genug, kann sie 100 m und mehr
in die Tiefe vordringen.

Klimazonen mit saisonalen Schwankungen. In der
periglazialen Klimazone wechseln sich bei Durch-
schnittstemperaturen zwischen -10 und 2 °C winter-
liche Dauerfrostphasen mit sommerlichen Auftau-
perioden ab. Dies erlaubt hohe Raten der Frost- und
mechanischen Verwitterung. Die Schmelzwasser-
produktion hat ein deutliches Maximum im Frith-
jahr. Abtrag durch Wasser und Wind ist erheblich,
aber jahreszeitlich stark schwankend. Tundra ist der
beherrschende Vegetationstyp.

Die Gebiete in der trocken-kontinentalen Klima-
zone sind zumeist mit Steppenvegetation bedeckt.
Durchschnittstemperaturen schwanken i. d. R. zwi-
schen 2 und 12 °C, kénnen im Winter aber aus-
nahmsweise auf -10 °C fallen. Niederschlige fallen
episodisch und fithren hiufig zu Uberflutung.

Chemische und physikalische Verwitterung haben
nur geringen bis mifligen Einfluss. Die tropisch-se-
miaride Klimazone hat dhnliche Merkmale, jedoch
fehlen die niedrigen Temperaturen.

Die tropisch-feucht-trockene Klimazone, auch
feuchte Savanne genannt, ist recht heterogen zusam-
mengesetzt. Sie umfasst einerseits stark saisonale
Wechsel zwischen Regenzeit und Trockenzeit, ande-
rerseits lange Regenzeiten, die nur durch kurze Tro-
ckenperioden unterbrochen werden. Die Nieder-
schlagsraten konnen mit bis zu 1800 mm pro Jahr
recht hoch sein und fithren zu erhohten Abtragsra-
ten. Chemische Verwitterung iiberwiegt und dringt
tiefin den Untergrund ein.

Die gemaBigt-humide Klimazone nimmt die
mittleren Breiten ein. Bei Durchschnittstempera-
turen zwischen 18 und 30 °C und Niederschlagsra-
ten zwischen 800 und 1700 mm pro Jahr entstehen
aus der kombinierten Wirkung von mechanischer
und chemischer Verwitterung gut entwickelte und
zumeist fruchtbare Boden (» Abschn. 3.3). Insgesamt
sind sowohl die klimatischen Einflussgroflen als auch
die aus ihnen abgeleiteten modifizierenden Faktoren
von nur mafliger Wirkung.

Die auf dem Land gut erkennbaren klimatischen
Unterschiede sind im Bereich der Meere weniger
offensichtlich. Sie duflern sich bei den Wassermas-
sen der offenen Ozeane vor allem und direkt ables-
bar in der Temperatur sowie in der Strémungsrich-
tung der windgetriebenen Oberflachenstromungen
(» Abschn. 6.3). Da Salzwasser mit abnehmender
Temperatur an Dichte gewinnt, bewirkt der Tempe-
raturgradient zwischen dem Aquator und den Polen,
dass die zirkumpolaren Wassermassen abkiihlen, an
Dichte zunehmen und daher in die Tiefe der Ozeane
absinken. Von dort stromen sie wieder gegen den
Aquator und unter den leichteren Wassermassen
weniger tiefer Bereiche hinweg. Auf diese Weise ent-
steht das klimatisch angetriebene System der ozeani-
schen Tiefenstromungen (» Abschn.6.3).

2.3 Klima und die Verteilung

der Kontinente

Die geografische Verteilung der Kontinente auf der
Erde iibt einen erheblichen Einfluss auf das Klima
und die Meeresstromungen aus. In der nérdlichen



2.3 - Klima und die Verteilung der Kontinente

Hemisphdre sind die hohen Breiten des nérdlichen
Atlantiks und Pazifik durch eine Zone ganzjahrig vor-
herrschender Westwinde gekennzeichnet, die nach S
iiber die Rossbreiten in die Passatwindzone mit vor-
herrschenden Ostwinden tibergeht (8 Abb. 2.2b). Sie
wird im Siiden durch die Aquatorialsysteme begrenzt.
Die Oberflichenstromungen des Meeres haben
eine entsprechende Orientierung (» Abschn. 6.3).
Allerdings gibt es mit dem nordlichen Indischen
Ozean eine Region, in der drastische jahreszeitli-
che Anderungen des Windsystems Umkehrungen
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der marinen Stromungsrichtungen verursachen.
Der Monsun weht von W gegen Indien. Die resul-
tierenden Meeresstromungen, auch Stidwest-Mon-
sundrift genannt, flieBen daher von W nach E. Im
Gegensatz dazu wehen die kalten Winde des nord-
lichen Winters von Asien nach SW iiber den Indi-
schen Ozean (B Abb. 2.4). Die entsprechenden Mee-
resstromungen, die Nordost-Monsundrift, fliefSt von
E nach W oder nach SW. Weiter siidlich und aufer-
halb der Monsundrift entsprechen die Stromungs-
muster denen des siidlichen Atlantiks und Pazifik.

e 0 \
algogenstr.  Ss

{,_Aquatori

o s

o~ Sudsquatorial-sir~
s |

N /’__,- /'/.\(.,.._
'———\. . S

~~  Westwind-Drift

geographische Breite

August (e

Siidwestmonsun| { / {
0 ¢ 3
"

apaug ayosiydesboab

4 20N

4 20's
Sidiquatorial-Str. ”
[ o ]l

= e

Westwind-Drift

_A s

e — 5 |
0" B0'E 120°E 180" 120°W BOW 0" 20'E 4UE 8'E BO'E 100°E 120°E  140'E  180°E 180°
geographische Lange geographische Lénge
H —_— L o i nordliche | W Reg it, Winter der = marine Oberflachenstrémungen
T —_—L o , nordliche | it, Sommer der
nicht-monsunale Luftstrémungen

B Abb.2.4 Jahreszeitliche Variation der atmospharischen Monsunstromungen und der resultierenden ozeanischen
Oberflachenstromungen. a) Nordhemisphdrischer Winter: Es entwickelt sich ein System von atmospharischen Hoch- und
Tiefdruckgebieten, erstere bevorzugt Gber den winterlich stark abkiihlenden Festlandsgebieten mit ihren absinkenden
kalten Luftmassen. Die Luftmassen des Hochdruckgebiets tiber Zentralasien werden als NE-Monsun stidwestwarts zum
Indischen Ozean abgefiihrt. b) Dort treiben sie den Nordaquatorialstrom durch Reibungstibertragung an, der hier, wie

auch in Atlantik und Pazifik, den nérdlichen Teil des gegen den Uhrzeigersinn gerichteten Stromungswirbels unter

der stidhemispharischen Hadley-Zelle darstellt. c) Nordhemisphérischer Sommer: Bedeutende Tiefdruckgebiete tiber

den groB3en Festlandsarealen saugen die Luft an. In Asien bildet sich der SW-Monsun, der zunachst warme und feuchte Luft
aus dem Indischen Ozean NE-wérts gegen den Himalaya und weiter nach Zentralasien transportiert. d) Der SW-Monsun
erzeugt westlich von Indien im Indischen Ozean die entsprechende Meeresstromung des SW-Monsunstroms, der an die Stelle
des nérdlichen Aquatorialstroms tritt. Er reprasentiert eine Umkehr der Strémung in einen groBen, gegen den Uhrzeigersinn
orientierten Wirbel, der auf den Indischen Ozean beschrénkt bleibt (Bildrechte a, c: nach Zhisheng et al., 2015; Bildrechte b,d:

nach Gross, 1977)
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Vor 55 Millionen Jahren

Tropischer Regenwald
Paratropischer Regenwald

Immergriiner Laubmischwald

sommergriine Laubmischwalder
der Nordhemisphare

Heute

‘ =g \
/ 4 j ..g‘-ﬁ;%‘r
“‘% o

g

Nadelholzwalder

Immergriine Hartlaubwalder
und -gebuische (mediterran)

Graslander (Steppen und Savannen)

Tundra und Gebirgstundra

Wiuste, Halbwiste,
Kleinstrauch-Halbwisten ('scrub')

B Abb.2.5 Die Position der Kontinente und ihre Vegetationszonen im Paldogen vor 55 Ma und heute. Im Paldogen hatte

die Erde ein durchschnittlich deutlich wérmeres Klima und weite Teile der Kontinente waren mit tropischem Regenwald
bedeckt. Die Vegetationsgtrtel gemaBigter und polarer Klimabereiche waren gegentber heute schmal und gegen den Nordpol
gedrangt. Heute bedeckt der tropische Regenwald demgegentiber nur relativ begrenzte Kontinentgebiete. Die gro3ten Flachen
werden von Wiisten und semi-ariden Grasldndern eingenommen. Laub- und Nadelwalder der gemaBigten Klimazonen, die
relativ hohe Niederschlagsraten benotigen, sind auf Europa, Asien und das 6stliche Nordamerika beschrankt (Bildrechte: nach

Irving & Hebda 1993)

Die Oberflachenstromungen des Meerwassers
fithren zu einem Transport warmen dquatorialen
Wassers zu den Polen und spielen daher eine wich-
tige Rolle bei der Umverteilung von Warme auf der
Erde (8 Abb. 2.5). Anders als im jiingeren Kédnozoi-
kum (B Abb. 1.6), das durch ausgedehnte polare Eis-
kappen gekennzeichnet ist (B Abb. 2.6), waren die
Pole der Erde tiber lange Zeitraume der Erdgeschichte
eisfrei (8 Abb. 2.5). Fiele bei der heutigen Verteilung
der Kontinente die durchschnittliche Temperatur auf
der Erde um 10 °C, kénnten dennoch keine Eismas-
sen im Aquatorbereich entstehen. Offenbar kann die
Verdnderung der Temperaturverhiltnisse auf der

Erde allein die polaren Vereisungen nicht auslosen.
Seit dem Mesozoikum drifteten mehrere Kontinente
polwirts. Eine Voraussetzung dafiir, dass sich im jiin-
geren Kédnozoikum Eiskappen an den Polen bilden
konnten, im Mesozoikum hingegen nicht, ist offen-
bar die Gegenwart von Kontinenten in Polnéhe in Ver-
bindung mit einem entsprechend veranderten Muster
der Meeresstromungen und einer gesteigerten Albedo.

Gletscher bilden sich entweder in Polndhe
in geringen Hohen oder in Gebirgen der mittle-
ren Breiten (> Abschn. 4.3). Vor allem in Aquator-
néhe befinden sie sich in betrichtlichen Hohen. Der
Aufstieg neuer Gebirge kann also zur Bildung von
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B Abb.2.6 Verbreitungvon
Inland- und Meereis auf der
nordlichen Hemisphare wéhrend des
Hoéhepunktes der letzten pleistozéanen
Eiszeit vor 18.000 Jahren

25

10°N 90°W

Gebirgsgletschern fithren und somit die lokale wie
auch globale Klimaentwicklung erheblich beeinflus-
sen. Ursache der Gebirgsbildungen und damit dieser
Klimadnderungen ist letzten Endes die Plattentek-
tonik. Die Anderung der Lage der Kontinente und
die daraus resultierenden Veranderungen des Klimas
wiederum bedingen einen gleichzeitigen Wechsel in
den atmosphérischen und marinen Strémungsmus-
tern (dazu mehr in » Kap. 6). Eine geeignete Kom-
bination dieser Langzeitprozesse kann demnach die
fir grofraumige Vereisungen notwendige globale
Klimaabkiihlung herbeifithren. Der relativ rasche
Wechsel zwischen Kalt- und Warmzeiten innerhalb
der pleistozanen Vereisungsperiode ldsst sich jedoch
durch diese Langzeitprozesse nicht erklaren. Die
Ursache dieses Wechsels diirfte vielmehr in periodi-
schen Variationen der Erdumlaufbahn um die Sonne
und der Neigung der Erdachse sowie in der Sonne
selbst zu suchen sein. Diese im Vergleich zur Platten-
tektonik kurzperiodischen Anderungen beeinflussen
die Intensitét der Einstrahlung der Sonnenenergie
auf die Erde und modellieren damit die langfristige
Klimaentwicklung (» Abschn. 15.2).
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Als Festland bezeichnet man alle diejenigen Teile
der Kontinente, die sich itber dem Meeresspiegel
erheben. Die Morphologie des Festlands gliedert
sich vereinfacht in Hochgebirge, Hochebenen, Mit-
telgebirge, Niederungen und Kiisten. Im Durch-
schnitt erheben sich die Kontinente 840 m iiber den
Meeresspiegel (B Abb. 1.3). Die Festlander erstre-
cken sich tiber mehrere Klimazonen. Thre Oberfla-
che wird durch die Vielfalt der klimabedingten geo-
logischen Prozesse der Verwitterung sowie des grof3-
und kleinrdumigen Abtrags des aus der Verwitterung
entstandenen Lockermaterials durch Schwerkraft,
Eis, Wasser und Wind geformt. Europa erstreckt sich
von der glazialen Klimazone am Nordkap bis zum
Bereich der Subtropen im siidlichen Spanien, Italien
und Griechenland. Nordamerika erreicht an der Siid-
spitze Floridas sogar die Tropen. Vor allem grofle
longitudinal orientierte Flusssysteme wie der Missis-
sippi queren auf ihrem Weg zum Meer mehrere der
Ost-West angeordneten Klimagiirtel. Ahnlich den
iiberregionalen Windsystemen bilden sie bedeutende
festlandische exogene Systeme, die unterschiedliche
Klimareiche miteinander verbinden.

Die Festgesteine der Erdkruste sind haufig durch
Lockermaterial bedeckt, Regolith genannt, das durch
allméhliche Zermiirbung des Ausgangsgesteins ent-
standen ist (B Abb. 3.1). Insbesondere fiir Wiisten
ist diese karge Schuttbedeckung tiber dem anstehen-
den Gestein typisch. Erst die chemisch-biologischen
und physikalisch-biologischen Umwandlungspro-
zesse der mineralischen und organischen Kompo-
nenten wandeln den Regolith zu einem Boden um.

O Abb.3.1 Inniederschlagsarmen
Gebieten wird der aus der
Verwitterung hervorgehende Schutt
nur unzureichend abtransportiert.

Er sammelt sich als Regolith in
Senken zwischen morphologisch
hervortretenden Hartlingen und kann
diese schlieBlich vollstandig verhiillen
(Ordovizische Sedimente in NW
Argentinien)

In humiden Gebieten erfolgt diese Bodenbildung in
den oberen Bereichen des Regoliths sehr rasch. Dem-
gegeniiber bezeichnet die Verwitterung alle diejeni-
gen Vorgange, die an der Bildung von Regolith und
Boden beteiligt sind.

Es ist vor allem das Wetter mit seinem Wechsel
von Regen und Sonnenschein, Warme und Frost, das
die Umwandlung des festen Gesteins in den lockeren
Boden verursacht. Dabei greifen mehrere Vorginge
ineinander. Die mechanisch wirkende physikalische
Verwitterung zerlegt das Ausgangsgestein durch die
Bildung von Rissen und Spalten in kleinere Blocke
und schliefllich in Schutt (8 Abb. 3.2). Diese Zerle-
gung des Gesteinsverbandes vergrofSert die Gesteins-
oberfldche und erleichtert die Zirkulation chemisch
aktiver Losungen und verstarkt so die chemische
Verwitterung. Die Verwitterung bezeichnet tiber-
wiegend oberflachliche Prozesse. Mit der Tiefe geht
sie mit schlecht definierter Grenze in die Diagenese
tiber (> Abschn.8.1), die auch die Verdnderungen ein-
schlief3t, die unter Wasserbedeckung in den Locker-
sedimenten der Seen, Fliisse und Meere stattfinden.

Die Verwitterung passt die Gesteine an die kli-
matischen Rahmenbedingungen an und tiberfiihrt
sie dadurch in stabilere Formen. Aufragende Berge
werden bevorzugt von der Verwitterung angegriffen.
Durch ihre Einrumpfung werden sie zu reliefirmeren,
stabileren Landschaftsformen. Der Mineralbestand
eines Gesteins unterliegt derselben GesetzmafSigkeit.
Die Verwitterung verandert bevorzugt die Minerale,
die unter den gegebenen Umstidnden am wenigsten
widerstandsfihig und demnach instabil sind, und
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B Abb.3.2 Wollsackverwitterung
von Granit. Die Verwitterung greift
bevorzugt entlang von Kliiften an,
die im Zuge der Abkiihlung und
Heraushebung des Tiefengesteins
entstanden (Kasteklippen, Harz)

wandelt sie in andere, chemisch stabilere Phasen um.
Entscheidend ist, dass die entsprechenden Verwitte-
rungsbedingungen tiber lingere Zeitraume anhalten.
Ist diese Bestandigkeit gegeben, kommen die verschie-
denen Verwitterungsformen zur vollen Entfaltung.

3.1 Physikalische Verwitterung

Die physikalische Verwitterung fithrt zur Auflo-
ckerung eines Gesteinsverbandes durch diejenigen
Vorginge, die mit Temperatur- oder Volumenén-
derungen der beteiligten Substanzen zusammen-
hingen. Die gesteinsbildenden Minerale dndern
ihr Volumen, wie alle anderen Stoffe auch, mit der
Temperatur. Die Minerale unterscheiden sich daher
durch ihre spezifischen Ausdehnungskoeffizienten
a (B Tab. 3.1). Allerdings ist die Ausdehnung nicht
immer gleich in alle Richtungen der drei Raum-
achsen a, b und c. Diese Anisotropie ist beim Calcit
besonders ausgeprigt. In Richtung der c-Achse
liegt der Wert bei 2,6 - 10°mm ! K}, in Richtung
der a-Achse ist er hingegen mit -0,6 - 10°m m™! K-!
negativ. Das bedeutet, dass sich das Mineral in Rich-
tung der c-Achse sehr stark ausdehnt und daher
senkrecht dazu in Richtung der a-Achse schrump-
fen muss. Der Volumenausdehnungkoeffizient fiir
das ganze Mineral ist dabei aber immer noch positiv
(B Tab.3.1).

Gesteine erwarmen sich unter dem Sonnenlicht
gegeniiber der umgebenden Luft insgesamt mehr als
doppelt so stark. T4gliche Temperaturschwankungen

reichen 25-50 cm, jahrliche bis zu 20 m tief in den
Boden hinein. Die unterschiedlichen Ausdeh-
nungskoefhizienten der Minerale bedingen jedoch
sehr uneinheitliche Volumenanderungen, die wie-
derum in erhebliche Druck- und Zugspannungen
zwischen den Kérnern miinden. Die sich im Tages-
wie im Jahresgang hiufig wiederholenden Tempe-
raturschwankungen zermiirben so den Gesteinsver-
band nach und nach (8 Abb. 3.3) und bedingen die
Temperaturverwitterung.

Ist ein Gesteinsverband durch Entlastung von
Gebirgsdruck nach Erosion und Freilegung oder z. B.

B Tab. 3.1 Thermische Ausdehnungskoeffizienten
(Volumen) a ausgewahlter Minerale (B Tab. 1.1 und
» Kasten 3.1) und Substanzen (nach Holland & Powell
1990)

Minerale, Substanz a (K"
Quarz 3,52
Calcit 2,44
Feldspate Plagioklas (Albit) 2,70
Plagioklas 1,42
(Anorthit)
Kalifeldspat 1,89
Olivin Fayalit 3,05
Forsterit 3,66
Diamant 0,26
Metallisches Eisen 4,09
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B Abb.3.3 Einim Zuge der
Temperaturverwitterung zerbrochener
Granitblock, Atacama-Wiiste, Chile

durch die Temperaturverwitterung von Kliiften oder
Rissen durchzogen, so kann auf ihnen Wasser zir-
kulieren. Beim Ubergang vom fliissigen Zustand zu
Eis nimmt das Volumen von Wasser um 9 % zu. Ist
also Frost an der Temperaturverwitterung beteiligt,
so erreicht die Volumenzunahme bei der Frostspren-
gung Driicke von bis zu 210 N mm™2 bei -22 °C und
damit erhebliche Sprengkraft. Allerdings senken die
im Kluft- und Porenraum des Gesteins wirksamen
Grenzflachenkrifte den Gefrierpunkt des Wassers
geringfiigig. Die Wirkung der Frostsprengung steigt
mit der Grof3e des Kluft- und Porenvolumens und
dem Grad ihrer Séttigung mit Wasser. Sie ist daher
einerseits abhangig von der Art oder Lithologie des

B Abb.3.4 Schuttbildung an
der Nordflanke des Hohen Ifen,
Kleinwalsertal

betroffenen Gesteins und der Verteilung von Schwi-
chezonen wie Schichtfugen oder Kliiften in ihm (8
Abb. 3.2), andererseits von der Klimazone und der
Anzahl der Frosttage pro Jahr.

Eine der Frostsprengung dhnliche Wirkung hat
inariden Gebieten die Salzverwitterung. Wegen des
Mangels an Niederschldgen verbleiben viele leicht
losliche Stoffe wie z. B. Steinsalz in Boden, Regolith
oder Gestein. Die starke oberflichliche Verdunstung
saugt nach Niederschldgen das Wasser der Poren und
Klifte nach auflen. Bei der Verdunstung werden
Salze in Poren und Rissen gefillt und iiben einen
Kristallisationsdruck gegen die Porenwand aus.
Werden die Salze nach erneutem Kontakt mit Wasser
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hydratisiert, nehmen sie erneut an Volumen zu und
mit ihm der Kristallisationsdruck. Durch haufige
Wechsel zwischen Durchfeuchtung und Austrock-
nung zerfillt daher das Gestein zu Gesteinsgrus. Eine
ebenfalls auflockernde Wirkung tiben die Wurzeln
der Pflanzen bei der physikalisch-biologischen Ver-
witterung aus, wenn sie sich entlang von Spalten in
ein Gestein zwingen. Als Ergebnis physikalischer

Kasten 3.1 Silikatminerale

Die Erdkruste und der Mantel sind zu (iber 90 % aus
Silikaten aufgebaut (B Tab. 3.2, vgl. @ Tab. 1.1). Der
Grundbaustein der Silikate ist ein SiO ,-Tetraeder
(griech.“Vierflachler’, @ Abb. 3.5). In einigen Mineralen
wird das Silizium, das im Zentrum des Tetraeders in
[4]-Koordination steht, zu einem bestimmten Grad von
Aluminium ersetzt (z. B. in Feldspat, Amphibol).
Silikat-Tetraeder konnen miteinander eine feste
Verbindung eingehen, indem ein, mehrere oder

alle Sauerstoffatome von benachbarten Tetraedern
gemeinsam benutzt werden (B Abb. 3.5¢). In dieser
Weise kdnnen Gruppen aus 2 und Ringe aus 6
Tetraedern entstehen. Weiterhin sind Ketten- und
Doppelkettensilikate bekannt. Ringstrukturen
unendlich in der Flache angeordnet bilden
Schichtsilikate. SchlieBlich konnen die Tetraeder zu
einem dreidimensionalen Gerist verbunden sein

(B Tab. 3.2).
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Verwitterung sammelt sich unter Felswanden
Gesteinsschutt an (8 Abb. 3.4).

3.2 Chemische Verwitterung

Als chemische Verwitterung bezeichnet man Ver-
danderungen von Béden, Lockersedimenten und

Fast 60 % der kontinentalen Kruste bestehen aus
Feldspat. In den Hohlrdumen seines Si-Tetraeder-Gerdistes
sitzen Alkalien oder Erdalkalien. Man unterscheidet
generell Alkalifeldspate (K[AISi308];,,Or” in @ Abb. 3.6)
und Plagioklase. Letztere bilden eine Mischreihe

aus den Endgliedern Anorthit (Ca[AlSi,Ogl,,An”in

0 Abb. 3.6) und Albit (Na[AlSi;Ogl,,Ab” in @ Abb. 3.6).
Wie in B Abb. 3.6 dargestellt, gibt es neben den reinen
Endgliedern bindre und ternére Feldspate, die aus zwei
bzw. allen drei Komponenten aufgebaut sind. Unter
Hochtemperaturbedingungen (Kristallisation aus einer
Schmelze und unter Hochtemperaturmetamorphose,
dazu in » Kap. 13 mehr) entstehen Feldspate mit
einem relativ ungeordneten Kristallgitter. Einige
Hochtemperaturfeldspéte sind bei niedrigen
Temperaturen nicht mehr stabil und bilden sich um.
Der Ab-Or-Feldspat Sanidin z. B. (B Abb. 3.6) entmischt
zu Albit und Orthoklas, wenn er lange niedrigen

B Tab. 3.2 Die Silikatminerale werden nach der strukturellen Anordnung ihrer Si-Tetraeder untergliedert

Silikatstruktur Fachbegriff (griech.) Anion* Beispiele
Inselsilikat Nesosilikat [ZO4]4’ Olivin
Gruppensilikat Sorosilikat [2,0,15 Melilith**
Ringsilikat Cyclosilikat [Z,041%, [Z40,,1%, Cordierit

(Z40yg1™>
Kettensilikat Inosilikat [ZO3]2’ Pyroxen
Doppelkettensilikat Inosilikat [Z4OH]5' Amphibol
Schichtsilikat Phyllosilikat [Z,041%,[Z,0,,1* Glimmer, Tonminerale
Gerustsilikat Tektosilikat [2O,1° Feldspat, Quarz***

*Z = Si**, AI3*; wobei fiir Al und Si in der Tetraederposition gilt: [Al,Si, O, 1%

** Melilith ist ein Feldspatvertreter (s. Text), der in bestimmten alkalinen SiO,-armen Vulkaniten vorkommt
(» Abschn. 12.1).

*** Quarz ist ein Siliziumoxid, wird aber aufgrund seiner Struktur zu den Gerustsilikaten gestellt.
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O Abb.3.5

(a) SiO,-Tetraeder im raumfiillenden Modell (das Si-Atom im Zentrum (gestrichelt) wird von den groRen

Sauerstoffatomen verdeckt) und (b) im Kugel-Stéckchen-Modell. (c) Zwei Tetraeder teilen sich ein gemeinsames
Sauerstoffatom und bilden eine Si,0,-Gruppe (Bildrechte: nach Putnis 1992)

Plagioklas

Sanidin

Antiperthit

Perthit

Tief- 10 ;
Albit Mesoperthit X
Ab 15 60 85 / Or
perthitischer
Orthoklas

oder Mikroklin

B Abb.3.6 Klassifikation der Feldspate: (a) fiir ungeordnete Feldspéte; (b) fiir geordnete Feldspate. Ungeordnete
Feldspate bilden sich bei hohen Temperaturen, z. B. in Vulkaniten; auf der An-Ab-Achse sind die An-Gehalte der
Plagioklasmischglieder aufgetragen (z. B. Bytownit: An-Gehalt 70-90 mol-%). Die grauen Fléchen stellen Mischungsliicken
dar, in denen sich keine Feldspat-Mischkristalle bilden konnen (Bildrechte: nach Deer, Howie & Zussman 1992)

Temperaturen (<650 °C, bei 1 bar Druck) ausgesetzt ist.
Das Entmischungsprodukt ist, im Falle eines Or-reichen
Sanidins, ein Perthit: Ein Orthoklaskristall mit kleinen
Albitlamellen. Feldspatvertreter (Foide), wie z. B. Leucit
(K[AISi206]) oder Nephelin ((Na,K)[AISiO4]), kommen in
SiO,-untersdttigten Magmatiten vor (vgl. 8 Abb. 12.3in
» Kasten 12.1).

Neben Feldspat und Quarz haben Schichtsilikate (i. w.
Glimmer und Tonminerale) eine gro3e Bedeutung in der

Erdkruste (B Tab. 1.1). Wahrend Glimmer in bestimmten
magmatischen Gesteinen (Pegmatite, » Kap. 12)
metergrofe Kristalle bilden kénnen, bleiben Tonminerale
i.a. sehr klein (<0,002 mm). Tonmineralogie ist eine
komplexe Materie, von der in diesem Kasten nur die
einfachsten Prinzipien aufgezeigt werden. Tonminerale
spielen bei der Verwitterung, Bodenbildung und
Diagenese eine zentrale Rolle. Dariiber hinaus kommen
die Tonminerale in vielen Umweltbereichen, wie z. B. bei
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der Grundwasserreinigung, Schadstoffadsorption oder
Deponieabdichtung, sowie als technischer Rohstoff (z. B.
zur Keramikherstellung) zur Anwendung.

Alle Schichtsilikate bestehen aus einer Wechsellagerung
aus SiO -Tetraederschichten und Hydroxidlagen

(B Abb. 3.7). Die Gitter der Hydroxide (Al(OH),

oder Mg(OH),) haben eine Oktaederstruktur mit Al

oder Mg in [6]- oder [8]-Koordination im Zentrum.
Zweischicht-Tonminerale (z. B. Kaolinit) sind Stapel

aus Tetraeder-Oktaeder-Schicht-Paaren (Abfolge:
TOTOTO ...). Dreischicht-Silikate (z. B. Smektit und

alle Glimmer) sind aus Sandwichpaketen von zwei
Tetraeder-Schichten und einer Oktaederschicht in der
Mitte zusammengesetzt (Abfolge: TOT TOT TOT ....). Das
Fe-Mg-Schichtsilikat Chlorit hat die Abfolge TOT O TOT

==
N7

oo="0 ="
N

Strukturelle Einheit

Schicht 1=1

¢ Tetraederkation
® Oktaederkation
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O ... Die Zweischicht- bzw. Dreischichtgitter sind intern
relativ fest. Die Bindungen zwischen den Paketen sind
hingegen schwach. Je nach Schichtsilikattyp kdnnen

in dieser Zwischenlage Kationen (z. B. K*) oder H,0-
Molekiile sitzen. Diese schwache Bindung zwischen den
Schichtgittern bedingt die fiir Glimmer und Tone typische
blattrige Spaltbarkeit.

Tonminerale sind hervorragende lonenaustauscher, da sie
ihre Zwischenlagenkationen und Molekiile leicht abgeben
kénnen. Weiterhin kénnen sich an den Oberflachen der
Schichtgitter Kationen anlagern (Adsorption). Diese
lonenaustauscher- und Adsorptionseigenschaften
machen Tonminerale zu einem wichtigen Bestandteil von
Boéden und zu einem gefragten Rohstoff im Industrie- und
Umweltbereich.

Zwischenschicht mit
H,O und Kationen

P Tetraeder-
schicht

Oktaeder-
schicht

Strukturelle Einheit

Schicht 2 =1

Tetraeder-
schicht

o Sauerstoff
© Hydroxylgruppe

B Abb.3.7 Dreidimensionale Skizze der Kristallstruktur des Zweischicht-Tonminerals Kaolinit (a) und des
Dreischicht-Tonminerals Smektit (b) (Bildrechte: verandert nach Chamley, 1989)

Gesteinen, die durch die Reaktionen ihres Mineral-
bestandes (» Kasten 3.1) sowohl mit dem zirkulie-
renden Wasser selbst, als auch mit den in ihm ent-
haltenen Stoffen hervorgerufen werden. Art und
Geschwindigkeit von Mineralabbau und -neubil-
dung hdngen dabei einerseits ab von der Verwitter-
barkeit der Gesteine, andererseits von der chemi-
schen Zusammensetzung und dem pH-Wert der
angreifenden wissrigen Losungen. Die Verwitterbar-
keit von Gesteinen wird ihrerseits von den lithologi-
schen Gesteinsmerkmalen wie Zusammensetzung,
Korngrofle, Gefiige, Porenraum und Durchlassigkeit

bestimmt. Der klimatische Rahmen beeinflusst die
chemische Verwitterung tiber Niederschlagsmengen
und die Temperaturen in der Luft und im Boden.
Ebenso wichtig sind im Boden selbst Art und Menge
organischer Substanzen, die Redox- und pH-Bedin-
gungen sowie die Verfiigbarkeit von Gasphasen wie
z.B.CO,.

Ohne die Gegenwart von Wasser geht jedoch
nichts. Eine nennenswerte chemische Verwitte-
rung findet in ariden und glazialen Klimaberei-
chen deshalb nicht statt. Hier dominiert die vor-
wiegend oberflachennah wirkende physikalische
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Verwitterung. Umso heftiger wirkt die chemi-
sche Verwitterung hingegen im tropisch-humi-
den Bereich, wo zur allgemeinen Verfiigbarkeit des
Wassers noch die durch die warmen Temperaturen
bedingten erh6hten Raten der chemischen Reaktio-
nen hinzukommen. Hier kann die chemische Ver-
witterung Tiefenreichweiten von mehr als hundert
Metern erreichen (8 Abb. 3.8).

Einige Minerale wie Quarz (8 Tab. 1.1, » Kasten
3.1und @ Abb.3.11) kénnen der Verwitterung unter
geeigneten Bedingungen lange widerstehen. Weitaus
die Mehrzahl der Minerale zerféllt hingegen mit der
Zeit in ihre molekularen Bestandteile, die entweder
in Losung bleiben und fortgefithrt werden kénnen
oder z. B. als neu gebildete, authigene Tonmine-
rale (B Tab. 1.1) schwer losliche Verbindungen ein-
gehen. Einige Tonminerale, wie z. B. der Smektit,
besitzen ein Austausch- oder Adsorptionsvermo-
gen und damit die Fahigkeit, bestimmte Ionen aus
der Bodenlosung unter Quellung voriibergehend

aufzunehmen (» Kasten 3.1). Viele Neubildungen
sind zunichst amorph, bevor sie in eine kristallisierte
Form tibergehen.

3.2.1 Einige Grundlagen

Die kontinentale Erdkruste besteht zu ca. 95 %
aus magmatischen und metamorphen Gestei-
nen (B Abb. 1.4), die in weiten Bereichen der Erd-
oberfldche der Verwitterung ausgesetzt sind. Diese
Gesteine bestehen hauptséchlich aus Silikatminera-
len (» Kasten 3.1), die sich durch Vulkanismus an
der Erdoberfliche oder im Zuge magmatischer und
metamorpher Prozesse unter erhéhten Driicken und
Temperaturen in grof8eren Tiefen der Kruste und des
Mantels gebildet haben. Mantel und tiefe Krusten-
stockwerke sind von einem Mangel an Sauerstoff,
Kohlendioxid und Wasser gekennzeichnet. An der
Erdoberfliche befinden sich die entsprechenden
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B Abb.3.8 Faktoren der Verwitterung und Bodenbildung in einem Profil vom Pol zum Aquator. Bemerkenswert ist die
tiefgriindige Verwitterung im tropisch-humiden Bereich (Bildrechte: verdndert nach Strachow 1962)
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Gesteine nicht mehr im Gleichgewicht mit ihren
Umgebungsbedingungen. Hier entfalten Wasser
und gel6ste Gase ihre charakteristische chemische
Verwitterungstatigkeit.

Wasser kann Gesteine im Zuge der kongruenten
Losung vollstandig auflosen. Hiervon sind z. B. Kalk-
steine betroffen, wenn sich im Untergrund grofle
Karsthohlen bilden (s.u. Losungs- und Kohlensau-
reverwitterung). Demgegeniiber wird die teilweise
Abfuhr von Ionen aus Silikatmineralen als inkongru-
ente Losung bezeichnet, die schlieflich zur authige-
nen Neubildung von Mineralen, z. B. Tonmineralen,
fihrt (s. u. hydrolytische Verwitterung).

Die Reaktivitat von Mineralen, ihre Bereitschaft
zur Reaktion, ergibt sich aus ihrer Zusammenset-
zung, ihrem Gitterbau, der insgesamt exponierten
Mineraloberfliche sowie den allgemeinen physiko-
chemischen Rahmenbedingungen. Diese werden
bestimmt durch die Temperatur und das saure oder
basische sowie oxidierende oder reduzierende Reak-
tionsmilieu, das seinerseits durch entsprechende pH-
Werte und das Redoxpotenzial (Eh) charakterisiert
wird (B Abb.3.9). Das wesentliche Agens der Verwit-
terung ist das Wasser, welches mit den ein Gestein
aufbauenden Mineralen in Wechselwirkung tritt. Da
die genannten Rahmenbedingungen sich von Klima-
zone zu Klimazone, mit der Tiefe eines Bodenprofils
oder mit der Zeit indern konnen, variiert die Reakti-
vitdt entsprechend. Eine Aufnahme von Kohlendioxid
verdandert den pH-Wert von Wasser und beeinflusst
dadurch die Reaktivitidt von Mineralen wie Quarz
und Calcit ebenso wie diejenige von Mineralen, die
z. B. Eisen oder Aluminium enthalten. Sauerstoff
begiinstigt die Oxidation eisenhaltiger Minerale und
damit die Bildung von Eisenglanz (Hamatit, Fe,O;
s. u. Oxidationsverwitterung). Bei 25 °C und einem
pH-Wert von 5 wird ein 1 mm grofSer Calcitkristall
in 0,43 Jahren aufgel6st, wahrend dies bei einem ent-
sprechenden Quarzkristall erst nach 34 Mio. Jahren
eintritt (B Tab. 3.3). Die verschiedenen Silikate besit-
zen sehr unterschiedliche Reaktivitaten. Die Oxide
und Hydroxide von Al und Fe sind als verbreitete
Endprodukte der chemischen Verwitterung deutlich
resistenter als Quarz. Demgegentiiber konnen Sulfide
wie Pyrit (FeS) innerhalb von Tagen oder Wochen
vollstindig geldst sein, schneller noch als Calcit.

Insgesamt ldsst sich die chemische Verwitterung
in drei Kategorien einteilen:
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O Abb.3.9 Eh-und pH-Bedingungen ausgewdhlter,
natirlicher wassriger Systeme (Bildrechte: verandert nach
Bland & Rolls 1998)

Losung von Ionen und Molekiilen,
Produktion authigener Minerale, z. B. Tonmi-
nerale, Oxide, Hydroxide,

Freisetzung unverwitterter Residualkompo-
nenten, z. B. Quarz.

Innerhalb dieser Kategorien wirken Hydratation,
Losung, Oxidation und Reduktion, sowie Hydro-
lyse. Diese bewirken chemische Verdnderungen des
Ausgangsmaterials, den Reagentien, und die Ent-
stehung neuer, authigener Komponenten, den Pro-
dukten. Reagentien kénnen vollstandig zu Produk-
ten umgewandelt werden. Die Verwitterungsreaktio-
nen konnen aber auch eine nur teilweise Umwand-
lung der Reagentien herbeifithren und in ein neues
Gleichgewicht zwischen diesen und den Produk-
ten miinden. Das Ausmaf} der Umwandlung wird
bestimmt durch thermodynamische Faktoren. Dem-
gegentiber bestimmen kinetische Faktoren die Rate,
also die Umwandlung pro Zeiteinheit, mit der die
Verwitterungsreaktionen zum angestrebten neuen
Gleichgewicht voranschreiten.
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O Tab. 3.3 Mittlere Bestandszeit eines T mm grof3en
Kristalls, bei 25 °C, pH 5, berechnet aus experimentell
bestimmten Loslichkeitsdaten (Lasaga & Berner 1998)

Mineral Jahre

Calcit 0,43
Wollastonit 79,00
Forsterit 2300,00
Diopsid 6800,00
Enstatit 10.100,00
Sanidin 291.000,00
Albit 575.000,00
Mikroklin 921.000,00
Epidot 923.000,00
Muskovit 2.600.000,00
Kaolinit 6.000.000,00
Quarz 34.000.000,00

Thermodynamisch gesehen ist Verwitterung, wie
auch die Metamorphose (vgl. » Kap. 13), die Reak-
tion eines Systems - in diesem Falle eines Gesteins,
bestehend aus einem oder mehreren Mineralen +
Fluiden - auf eine Verdnderung der physikalisch-
chemischen Rahmenbedingungen (vgl. » Kap. 13
und » Kasten 13.1). Die entscheidenden Parameter
des Systems sind:

die chemische Zusammensetzung (X) des

Ausgangsgesteins,

Temperatur (T),

Druck (P),

Anwesenheit oder Zufuhr von fluiden Phasen

(vor allem H,0) und darin geldsten Stoffen,

die Zeit (t).

Verwitterungsreaktionen an der Erdoberfldche sind
i. d. R. exotherm; Reaktionen, die im Erdinnern im
Zuge der Metamorphose (» Kap. 13) stattfinden, sind
hingegen meist endotherm. Mit einem Temperatur-
anstieg an der Erdoberfliche steigen demnach die
Verwitterungsraten. Dabei besagt eine allgemeine
Daumenregel, dass sich die Reaktionsrate pro 10 °C
Temperaturanstieg verdoppelt. Hinsichtlich der kli-
matischen Zonierung der Erde ist diese allgemeine
Beziehung von besonderer Bedeutung. Angesichts

der Unterschiede der Durchschnittstemperaturen
von mehr als 10 °C zwischen den geméafligt- und tro-
pisch-humiden Klimazonen (8 Tab. 2.1) ist es ver-
standlich, dass die chemische Verwitterung in tro-
pisch-humidem Klima deutlich intensiver ist.

Aktivierungsenergie Verwitterungsreaktionen
finden statt, wenn Molekiile miteinander kollidieren.
Im Kollisionsfall bilden sie eine kurzlebige Verbin-
dung, die als aktivierter Komplex bezeichnet wird.
Hat dieser genug Aktivierungsenergie E,, konnen
die chemischen Verbindungen aufbrechen und sich
im Produkt wieder zu neuen, energetisch giinstige-
ren Verbindungen kombinieren (8 Abb. 3.10 und
O Tab.3.4). Ein Temperaturanstieg kann also die dem
aktivierten Komplex eigene Energie erh6hen und es
damit wahrscheinlicher machen, dass eine Reak-
tion ausgelost wird. Diese Beziehung wird durch die
Arrhenius-Gleichung (Gl. 3.1) beschrieben,

k= Ae EdRT Gl.3.1
bei der k die Konstante der Reaktionsrate, A der Hau-
figkeitsfaktor, der die Frequenz der Kollision (Reak-
tion) zwischen zwei Reagentien beschreibt, E, die
Aktivierungsenergie, R die Gaskonstante und T die
Temperatur in Kelvin ist. Die Boltzmann-Verteilung
e Fa/RT beschreibt den Anteil an Molekiilen, der aus-
reichend angeregt wird, um die Energiebarriere zu
tiberwinden und Produkte zu bilden. Das Verhaltnis

aktivierter
Komplex

Reagentien

Energie

Produkte

fortschreitende
Reaktion >

B Abb.3.10 Schematische Darstellung von Reaktionsprofil,
Aktivierungsenergie und aktiviertem Komplex in
Verwitterungsreaktionen (Bildrechte: Bland & Rolls 1998)



3.2 - Chemische Verwitterung

O Tab.3.4 Aktivierungsenergien E, fiir die L6sung
einiger Minerale (Bland & Rolls 1998)

Mineral Formel E, (k) mol™)
Diopsid (Pyroxen) CaMg[Si, Ol 38-81*
Enstatit (Pyroxen) Mg,[Si,O¢l, 50
Kalifeldspat K[AISi;Og] 38-82*
Albit Na[AlSi;Og] 38-89*
Wollastonit CaSio, 74

Quarz Sio, 77

*abhangig vom pH-Wert

der Produkte zu den Reagentien als Ausdruck des
Ausmafles der Verwitterung wird als Verwitterungs-
ertrag bezeichnet.

Hydrolytische Verwitterung Die Gesteine der Erd-
kruste bestehen vorwiegend aus Silikatmineralen
(B Tab.1.1). Die verschiedenen Silikatminerale unter-
scheiden sich in ihrer Anfilligkeit fiir die chemische,
insbesondere hydrolytische Verwitterung. Diese
Anfilligkeit hangt, vereinfacht dargestellt, von dem
Grad der Vernetzung der Siliziumtetraeder (» Kasten
3.1) sowie von der Héufigkeit weiterer Ionen wie Na,
Ca?*, Fe?* und Fe>* oder Mg?* im Kristallgitter ab.
Dies bedeutet, dass Quarz als gut vernetztes Gertist-
silikat unter den Bedingungen der chemischen Ver-
witterung an der Erdoberfliche deutlich stabiler ist
als z. B. der zu den Inselsilikaten gehdrende Olivin
(B Tab. 1.1 und » Kasten 3.1), dessen Mg?* -und
Fe?*-Ionen durch das dipolare H,O-Molekiil neu-
tralisiert werden konnen. Hierdurch wird das Kris-
tallgitter leichter zerstort. Je nach Zusammensetzung
der Bodenlosungen werden z. B. die Alkali- und Erd-
alkalisalze, aber auch SiO, durch die Lésungen fort-
gefiihrt. Der Riickstand bildet neue Verbindungen,
die unter den Druck-Temperatur-Bedingungen an
der Erdoberflache stabil sind (8 Abb. 3.11). Die Ver-
witterungsprodukte reprasentieren den aus der Ver-
witterung hervorgehenden resistenten Riickstand.
Er besteht tiberwiegend aus Tonmineralen, Alumi-
niumhydroxiden sowie Eisenoxiden (8 Abb.3.11).
Gl. 3.2 beschreibt die Verwitterungsreaktion von
Kalifeldspat:
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instabil

Steinsalz (Halit)
Calcit
Olivin
Anorthit
Pyroxen
Hornblende
Albit
Biotit
Kalifeldspat
Muskovit
Tonminerale
Quarz
Al-Hydroxid (Gibbsit)
Eisenoxide (Hamatit)

stabil

O Abb.3.11 Die relative Widerstandsfahigkeit
verschiedener Minerale gegen die hydrolytische Verwitterung.
Die Widerstandsfahigkeit von Quarz wird noch Gbertroffen
von den Aluminiumhydroxiden und Eisenoxiden. Calcit und
Steinsalz sind instabiler als z. B. Olivin

4 KAISi;O4 +4H,0 —
T Al(OH)Si 0, +2K,0+8Si0,
Kalifeldspat

Gl.3.2
Kaolinit Quarz

Im Detail ist der Verwitterungsprozess jedoch kom-
plizierter als es die Gleichungen vermuten lassen.
Feldspite besitzen gute Spaltbarkeiten, die das Ein-
dringen der Verwitterungslosungen in das Mineral
begiinstigen. Aus diesen dringen zunichst Protonen
(H*) in die Oberflache des Feldspats ein und erset-
zen Kationen insbesondere in externen Gitterplat-
zen. Dies fithrt rasch einen hohen pH-Wert herbei
und eine Anreicherung von Kationen wie Na*, K™,
Ca”*, Mg?*, deren Hydroxyde starke Basen sind. Der
Ersatz von Kationen durch Protonen im Mineralgit-
ter resultiert in einem Uberschuss negativer Ladun-
gen in der Umgebung der Sauerstoffatome, was wie-
derum die gegenseitige Abstoflung verstarkt. Diese
offnet nun den Zugang zu weiter innenliegenden
Kationen. In diesem Verwitterungsstadium ist das
Si-O-Al-Silikatgitter noch unbetroffen. Es bricht
erst auf, wenn die eindringenden Protonen mit den
O?%-Tonen reagieren und sich die OH"-Ionen des
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Wassers mit Silizium und Aluminium zu Si(OH),
und Al(OH), verbinden. Im Zuge der Verwitterung
von Feldspiten werden diese Reaktionen gleichsam
Schritt fiir Schritt von auflen nach innen wiederholt,
bis das Mineral vollstindig umgewandelt ist.

Traditionelle Vorstellungen verbinden die Sta-
bilitit der Minerale gegen Verwitterung mit Bowens
generalisiertem Schema der Kristallisationsfolge
der Hauptminerale im Zuge der Kristallisation aus
einer silikatischen Schmelze. Dabei seien Frithkris-
tallisate wie Olivin gegen Verwitterung anfilliger als
spatere Kristallisate wie Pyroxene und Feldspite. Es
zeigte sich jedoch, dass diese Kristallisationsfolge mit
unterschiedlichen Gesamtzusammensetzungen der
Schmelzen variiert und das Schema daher nicht so
typisch ist, wie man lange angenommen hat. Wei-
terhin wurde in den letzten Jahren deutlich, dass das
chemische Milieu der Verwitterung einen ganz ent-
scheidenden Einfluss auf die Stabilitit der betroffe-
nen Minerale nimmt. Das traditionelle Modell fand
sich dann bestétigt, wenn organische Sauren von
Bakterien, Algen, Pilzen und Moosen in grofierer
Menge vorhanden waren. In bestimmten Basalten
verwitterte Olivin zuerst, gefolgt von Klinopyroxen
und Plagioklas. Hingegen kehrten sich die Stabilita-
ten um, wenn organische Sduren abwesend waren.
Klinopyroxen und Feldspat verwitterten hier vor
Olivin.

Oxidationsverwitterung  Wiistengebiete zeichnen sich
héufig durch eine charakteristische Rotfirbung des
Regoliths aus, die durch die Oxidation von Fe?* her-
vorgerufen wird, das in vielen Mineralen, wie z. B. in
Olivin und Pyroxen, enthalten ist. Bei der subaerischen
Verwitterung oxidiert der Luftsauerstoff Fe?* zu Fe>*
und der rot gefdrbte Hamatit (Fe,O, B Abb.3.11) ent-
steht. In der Gegenwart von Wasser bildet sich durch
Oxidation und Hydrolyse von Fe?* Goethit (a-FeOOH
+H,0), der je nach Wassergehalt eine gelbliche, braun-
liche oder rétliche Farbung hat (Gl. 3.3).

Fe,Si0, + %00, + 3H,0 —
20— FeOOH+H,Si0,
Fayalit Goethit

(Fe — Olivin) GlL3.3

Mit der Oxidationsverwitterung geht somit eine
deutliche Farbianderung des betroffenen Materials
einher.

Losungsverwitterung Die Losungsverwitterung
greift vor allem Salz- und Karbonatgesteine an, deren
Minerale entweder in Losung gehen, z. B. das Stein-
salz NaCl, oder die wie der Anhydrit Kristallwasser
aufnehmen und somit zu Gips werden (8 Tab. 3.5).
Daher sind Steinsalz und Anhydrit nur im ariden Kli-
mabereich an der Oberfliche verwitterungsresistent.
In feuchteren Gegenden reichen Losung und Hydra-
tisierung bis in grofiere Tiefen. Auch Kalke werden
von Oberflachenwasser angelost. Im Schrattenkalk
der nordlichen Kalkalpen fiihrte die Kalklosung zur
Anlage ausgedehnter Losungsspalten (8 Abb. 3.12).
Im Karst (» Abschn.5.1) kann die Losungstitigkeit
des Grundwassers ausgedehnte Hohlensysteme in
Karbonatgesteinen anlegen. Die von der Oberfla-
che aus voranschreitende Salzlosung bildet auf den
nordwestdeutschen Salzstcken in einer Tiefe von
100-250 m eine relativ ebene Auslaugungsflédche, den
Salzspiegel (B Abb. 11.35). Demgegeniiber besitzen
Silikate wie der Quarz nur eine geringe Loslichkeit.
Diese wird wiederum deutlich von derjenigen von
Gibbsit unterschritten (8 Tab. 3.5). Entsprechend
stabil und hdufig sind diese Verwitterungsprodukte
daher in Boden (» Abschn. 3.3).

Kohlensdureverwitterung Regenwasser enthélt aus
der Atmosphére stammendes Kohlendioxid in gelos-
ter Form (siehe auch » Abschn. 15.3). Insbesondere
das Sickerwasser im Boden kann infolge der Orga-
nismentatigkeit gegeniiber der Atmosphére um ein
Vielfaches an CO, angereichert sein. Nur geringe
Mengen an CO, verbinden sich mit Wasser tatsach-
lich zu Kohlenséure (H, CO,), der grofite Teil bleibt
in ionischer Form (Gl. 3.4):

H,0+CO, « H,CO, < H* + HCO3 «

GlL.3.4
2HT +CO*

In Gegenwart von Calcit (CaCO,), der in reinem
Wasser nur gering 16slich ist, bildet sich z. B. aus dem
Regenwasser nach Gl. 3.5 Hydrogenkarbonat.

CaCO;+H* + HCO;~ «

GlL.3.5
Ca’* 4+2HCO,~ « Ca(HCO,),
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B Abb.3.12 (a) Loésungsverwitterung in einem

friihen Stadium: Losungsrillen auf einem Kalksteingerdll.
(b) Losungsverwitterung in einem spaten Stadium: Der
Schrattenkalk (untere Kreide), der das Gottesackerplateau
nordostlich des Hohen Ifen im Kleinwalsertal aufbaut, ist
durch die von der Oberfldche aus voranschreitende und
seit Langem andauernde Kalklésung in ein dichtes Netz von
Lésungsspalten und die rippenformig herauswitternden
Schratten gegliedert

Hydrogenkarbonat besitzt eine sehr viel grofiere, mit
dem CO,-Druck steigende Loslichkeit. Daher verwit-
tern kalkige Gesteine im Einfluss von CO,-haltigem
Wasser besonders leicht. Im Untergrund stellt sich
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B Tab. 3.5 Loslichkeit verschiedener Minerale bei
25 °C (Zusammenstellung: G. Franz)

Mineral Formel Léslichkeit (g I')
Steinsalz NacCl 263,0

Gips Cas0,2H,0 19

Calcit CaCo, 0,014

Quarz Sio, 0,006

Gibbsit A|(OH)3 0,000003

das Gleichgewicht zwischen Wasser und CO, bei
einem hoheren Druck ein als an der Erdoberflidche
im Kontakt mit der Atmosphéare. Daher kann das
Grundwasser an Hydrogenkarbonat tibersittigt sein.
Tritt dieses Wasser an einer Gesteinsspalte im Dach
einer Hohle langsam als einzelner Wassertropfen
aus, so geht ein Teil des CO, als Hydrogenkarbonat
in Losung, da der Druck nun geringer ist. Dadurch
sinkt die Konzentration an Kohlensdure, das Gleich-
gewicht in Gl. 3.5 verschiebt sich entsprechend nach
links und Kalziumkarbonat wird ausgefillt. Damit
beginnt am Hohlendach die Bildung eines Stalakti-
ten, am Boden entsteht entsprechend nach gelegent-
lichem Abtropfen ein Stalagmit (B Abb. 3.13).

Dolomit (CaMg(COs,),) ist unter gleichen Bedin-
gungen sehr viel resistenter gegen die Kohlensaure-
verwitterung als der Calcit. Daher kann aus einem
dolomitischen Kalk, der aus einem Gemenge von
Dolomit und Calcit besteht, der Calcit bevorzugt her-
ausgelost werden. Je nach Korngrofe und urspriing-
lichem Calcit-Dolomit-Verhaltnis wird ein porenrei-
ches Dolomitgestein oder ein mehliger Riickstand
von Dolomitkristallen entstehen.

Eine durch den Menschen verursachte Verwit-
terungsform ist die Rauchgasverwitterung. Indus-
trielle Emissionen und die Verbrennung von Kohle
und Kohlenwasserstoffen in Grof3stadten, Indus-
triezentren und in Automotoren seit Beginn der
industriellen Revolution reicherten betrichtliche
Mengen von CO,, SO, und NOy in der Atmosphire
an. Seither enthalten auch die Niederschlidge erhchte
Mengenan CO,, SO,, H, CO,und H,SO,. Allerdings
befordern auch natiirliche Vorgiange wie grofie Vul-
kanausbriiche grofle Mengen dieser Verbindungen
in die Atmosphire (» Abschn. 12.3). Mit dem Regen
dringen die Séuren in die Mauern der Gebdude und
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B Abb.3.13 Stalaktiten und Stalagmiten in der
Tropfsteinhéhle von Gouffe de Gomese, Doubs, SO-Frankreich
(Foto: W. Marcks). Der Abstand vom Boden zur Decke betragt
etwa4m

0 T T T T T

bilden Salze, die den Stein nach Art der Salzverwit-
terung angreifen. Detaillierte Kenntnisse der Eigen-
schaften von natiirlichen Bausteinen, sowie der auf
sie wirkenden, insbesondere anthropogen bedingten
Verwitterungseinfliisse bilden die Voraussetzung fiir
eine erfolgreiche und langfristige Sanierung und Res-
taurierung vieler historischer Bauwerke.

Chemisch-biologische Verwitterung Die chemisch-
biologische Verwitterung beginnt haufig mit der
Besiedlung kahler Felsen durch Bakterien, Pilze,
Flechten und Moose. Eine besondere Rolle kommt
der Gegenwart von Nitrobakterien zu. Diese ver-
arbeiten abgestorbenes Pflanzenmaterial im Prozess
der Nitrifikation zu Nitriten (NO,") und Nitraten
(NO;) (Gl.3.6):

NH,*+420, - NO;  +2H" +H,0 Gl.36
Die Nitrifikation fithrt zur Freisetzung von Protonen
(H*) in die Bodenl6sung und damit zu ihrer Ver-
sauerung. Dieses wiederum ermoglicht eine effizi-
entere Abgabe von Kationen aus dem Gitter der von
dieser Verwitterung betroffenen Minerale, die bak-
teriell induzierte Versauerung beschleunigt also die
Verwitterung erheblich (8 Abb. 3.14).

Eine weitere wichtige Rolle spielt die Verwesung
von Pflanzen, bei der Humus entsteht. Das pflanzliche

HAFA
|| ® o Hornblende
¥V Mikroklin

mg Si- 10-1 g-" Mineral
2_» § @ ® &

0 10 20 30 40 50
Tage

O Abb.3.14

100 300 500 700 900 |
Schiittelzeit in Stunden

(a) Verwitterung in Form der Abgabe von Mg?* aus dem Gitter des Schichtsilikates Vermiculit bei Gegenwart

oder Abwesenheit von Nitrobakterien; meq = molares Aquivalent (Bildrechte: verdndert nach Simon-Sylvestre et al. 1991);
(b) Vergleich der Anderung der Si-Konzentration in Hornblende und Kalifeldspat unter Einwirkung von Humin- (HA) und
Fulvinsdure (FA). In diesem Experiment wurden die Mineralkdrner gemahlen und das Pulver getrennt jeweils mit einer der
beiden Sauren tiber viele Stunden hinweg in einem Reaktionsbehalter geschiittelt (Bildrechte: verandert nach Tan 1991)
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Material disintegriert einerseits zu CO., das seinerseits
den pH-Wert der Bodenldsung weiter senkt. Zusatz-
lich zu dieser Versauerung entstehen andererseits die
Humin- und Fulvinsduren. Beide, aber insbesondere
die Huminséure, ermdglichen einen umfangreichen
Austrag von Si aus dem Gitter silikatischer Minerale
und fithren damit zu ihrem Abbau (8 Abb. 3.14b).

Sammeln sich mit der Zeit lockere Erde und
Humus an, konnen diese von hoheren Pflanzen
besiedelt werden. Ihre Stoffwechselprodukte ein-
schliefllich der abgeschiedenen H*-Ionen nehmen
ihrerseits an der chemischen Verwitterung der
betroffenen Gesteine teil.

3.3 Bodenbildung

Die verschiedenen Verwitterungsprozesse fithren in
Abhingigkeit von der Klimazone zur Bildung unter-
schiedlicher Béden. Insbesondere die humiden Kli-
mazonen, die sich von den geméfligten bis in die tro-
pischen Breiten erstrecken und einen weiten Raum
mittlerer bis hoherer Temperaturen umfassen, sind
von Bodenbildung betroffen (B Abb.3.15). Im Gegen-
satzzu den glazialen und ariden Gebieten (B Abb.3.16
und 3.17) ist hier die physikalische Verwitterung
geringer und wird zudem durch die Vegetationsdecke
abgeschwicht. Chemische Verwitterung, vor allem

Oxidation und
Auslaugung

Tonanreicherung

physikalische
und
chemische
Verwitterung !

unverandertes
Gestein

a1

die hydrolytische und chemisch-biologische, herrscht
vor, da sie durch die standige Durchfeuchtung und
den hohen Anteil organischer Verbindungen im
Boden begiinstigt wird. Abgesehen von hoch auf-
ragenden Gebirgsmassiven streicht frisches Gestein
in der humiden Zone nur selten an der Oberfldche
aus. Zumeist ist es von einer dicken Schicht verwit-
terten Materials bedeckt, die in den Tropen mehrere
hundert Meter méchtig sein kann (8 Abb. 3.8). Die
Bodenkunde untersucht die Dynamik der Boden-
bildung und -entwicklung, die u. a. fiir Ackerbau und
Forstwirtschaft eine grofie praktische Bedeutung hat.
Die Bodenmechanik betrachtet die Eigenschaften
von Boden einschliefllich der Lockersedimente im
Hinblick auf ihre Eignung als Baugrund vor allem
fiir grofiere Bauwerke wie Briicken, Straf3en, Hoch-
héuser oder Kandle etc.

Die Wechselwirkung von Boden und Ausgangs-
gestein mit den klimatischen Faktoren Temperatur,
Niederschlag, Vegetationsart und -dichte etc. fithrt
zu einer horizontalen Gliederung des Bodenprofils,
die als Horizontierung bezeichnet wird. Sie steht der
durch Transport- und Ablagerungsprozesse entstan-
denen Schichtung von Sedimentgesteinen gegeniiber
(» Kap.5 und 8). Das Bodenprofil wird in 3 Horizonte
eingeteilt (8 Abb. 3.15 und 3.18): Im Oberboden, A-
oder Eluvial-Horizont, entfaltet die Verwitterung
ihre grofite Wirkung. Losliche Stoffe werden mit

| A-Horizont, Eluvial-Horizont

B-Horizont, llluvial-Horizont

| c-Horizont

B Abb.3.15 Das vertikale Bodenprofil in humiden Klimaten wird von oben nach unten in die A-, B- und C-Horizonte

eingeteilt (Bildrechte: verandert nach Selley 1988)
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B Abb.3.16 Landsat-TM-Szene der Brandberg-Region in NW-Namibia. Das Verhéltnis der Kandle 5 und 7 (vgl. B8 Abb. 3.17),
dargestellt in Grauwerten, ermdglicht in diesem Beispiel unterschiedliche Verwitterungsoberfléchen zu unterscheiden. Helle
Bereiche entsprechen tonmineralreichen Boden (abgesehen von den hell erscheinenden Berghdngen im Schlagschatten),
dunkle Bereiche enthalten Fe-reiche Minerale (z. B. Goethit). Das Bild zeigt paldozoische Metasedimente (oben links) und
Intrusivgesteine (rechts), sowie einen mesozoischen Pluton (Brandberg, oben Mitte) und einen vulkanischen Ringkomplex (links
unten) (Bildrechte: NASA, Aufbereitung — M. Stock)

1001 112 |3 4 LANDSAT-TM-Kanale |5 7
80
Gestein: Ratio K3/K1
Damara-Schiefer 1,7
60 Biotit-Hbl.-Granit - 2,4
9 Basalt = ----- 2,2
o

04 06 0.8 1.0 1.2 1.4 1.6 1.8 2.0 22 24
A [pm]

B Abb.3.17 Laborspektren im sichtbaren und infraroten Wellenlangenbereich von Kaolinit, Goethit und einer Granitprobe
vom Brandberg (B Abb. 3.16; R = relatives Reflektionsvermdgen). Die Balken 1-5 und 7 stellen die Wellenlangenbereiche von
Kandlen des Landsat-TM-5-Satelliten dar. Die Mineralspektren zeigen deutliche Unterschiede in den Kandlen 5 und 7, die i. w.
auf den in Kanal 7 liegenden Tonmineral-Absorptionsspektren beruhen. Auf der Basis dieser Labordaten wurden in NW-Namibia
tonmineralreiche Boden anhand des Verhaltnisses von Kanal 5 und 7 aus Landsat-Szenen kartiert (B Abb. 3.16) (Bildrechte: nach

Kriiger & Stock, GFZ Potsdam)
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Regen- oder Grundwasser nach unten weggefiihrt,
Tonminerale werden im Zuge der Eluviation mit-
gespiilt. Im Unterboden, B- oder Illuvial-Horizont,
werden die aus dem A-Horizont geldsten Substanzen
teilweise gefallt, mitgefiithrte Tonminerale werden
abgelagert (Illuviation). Der C-Horizont bezeichnet
dasvon der Bodenentwicklung allenfalls geringfiigig
betroffene, frische Gestein. In vielen Bodenprofilen
ist der B-Horizont allerdings nicht vertreten.

Die in Deutschland gebrauchliche bodensys-
tematische Gliederung unterscheidet 6 Gruppen
von Boden, die im Folgenden knapp charakteri-
siert werden. Unter diesen werden in der Geologie
die Semisubhydrischen und Subhydrischen Boden
(Unterwasserboden), die in stehenden Gewdssern
und einigen Kiistenbereichen entstehen, zumeist
als eigenstidndige Sedimente der entsprechenden
Gebiete angesehen und im Text an entsprechender
Stelle diskutiert.

Die bodensystematische Gliederung fuf3t auf vier
Parametern, die die chemischen, physikalischen und
biologischen Eigenschaften der Boden bestimmen:
Ausgangsmaterial, Ausmafd und Richtung der Ver-
lagerung von festen und geldsten Stoffen, die Ent-
wicklung des Bodenprofils und seiner Horizontie-
rung und Bodendynamik.

3.3.1 Terrestrische Boden

Die Gruppe der Terrestrischen Boden entsteht aufSer-
halb des Einflusses von Grundwasser, auch Staundsse
spielt kaum eine Rolle. Rohbéden stehen als (A)-C-
Boden am Beginn der Bodenbildung iiber dem Fest-
gestein. A-C-Béden haben keinen Ubergangshorizont
zum Festgestein und sind daher in ihrer Beschaffen-
heit direkt von der Lithologie des Festgesteins beein-
flusst. Steppenbdden sind Bildungen semiari-
der Klimate. Zu ihnen gehoren die Schwarzerden
(Tschernosem), die sich bevorzugt tiber silikat- und
karbonatreichen Lockergesteinen, wie z. B. dem Loss
(» Abschn. 5.5), bilden. Sie zeichnen sich durch eine
starke Humusakkumulation aus, da im Jahresgang
die Humifizierung die Verwesung deutlich iiber-
wiegt. Auch besitzt ihr A-Horizont ein pordses Krii-
melgefiige mit optimaler Wasserkapazitit, das eine
gute Durchwurzelung und Durchliiftung erlaubt.
Schwarzerde ist somit ein sehr fruchtbarer Boden.
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Im gemifligt humiden Klima bilden sich Braun-
erden mit ausgeprégten B-Horizonten iiber zumeist
magmatischen Gesteinen, die reich an Fe?*-haltigen
Mineralen wie Biotit, Olivin oder Hornblende sind
(B Abb. 3.18 und 3.19). Bei der hydrolytischen Ver-
witterung der genannten Minerale wird Eisen freige-
setzt und im Zuge der Verbraunung als Goethit (s. 0.)
im B-Horizont angereichert. Die bevorzugte Ver-
witterung wenig stabiler Silikate im humiden Klima
liefert weiterhin Ionen, die mit dem Sickerwasser in
den B-Horizont gespiilt werden. Hier begiinstigen
sie die Neubildung und Anreicherung von Tonmi-
neralen im Rahmen der Verlehmung. Die zusitzli-
che Verlagerung intakter Tonminerale aus dem A- in
den B-Horizont lasst aus tonreichen Lockergesteinen
Parabraunerden entstehen.

Grobe und sandige Regionen im kithl-feuch-
ten Klima sind hédufig durch recht anspruchslose

SN

B Abb.3.18 Braunerdeboden mit dunklem A-und
hellerem B-Horizont Uber pleistozénem Geschiebemergel
(C-Horizont), der als Grundmorane Klasten unterschiedlicher
GroRe, die Geschiebe, in einer feinkdrnigen Matrix enthalt
(vgl. » Abschn. 5.4), Steilkiiste auf Falster, Ddnemark




44 Kapitel 3 - Verwitterung und Bodenbildung auf dem Festland

Nadelwilder und Zwergstrauchvegetation gekenn-
zeichnet. Der Abbau von Tonmineralen im A-Ho-
rizont und die Verlagerung von Fe- und Al-Oxiden,
sowie von organischen Verbindungen in den B-Ho-
rizont fithren tber die Podsolierung zum Podsol
(Ascheboden; @ Abb. 3.19). Mit der Podsolierung
geht eine starke Versauerung des Oberbodens einher,
die fiir die meisten Pflanzen ungiinstige Bedingun-
gen schaftt.

Ein warmes Bodenklima z. B. im Mittelmeer-
raumruft iiber urspriinglich tonarmen und gekliifte-

ten Festgesteinen die Bildung durch Hamatit
gefirbter Terra rossa mit tonreichem ABC-Profil
hervor. Im subtropischen bis tropischen Klimabe-
reich fiihrt die Anreicherung von Al und Fe nach
Wegfiihrung der Kieselsdure zu den Latosolen. Je
nach Fe-Gehalt werden sie in die Fe-reiche und durch
Hématit gefirbte Roterde (Rotlatosol) und die Gelb-
erde (Gelblatosol) eingeteilt (B Abb. 3.6). Gelberden
sind gegeniiber den Roterden reicher an Aluminium,
Eisen liegt in Oxid- und Hydroxidform vor.

i

D Schwarzerde, Kastanozem
- Terra rossa, Mediterranbraunerde

- Wiisten- und Salzbdden

- Gebirgsboden (Rendzina, Rohbéden)

Permafrostzonen mit Gleypodsolen,
Tundragleyen, Moore

B Abb.3.19 Bodenkarte von Europa (nach Stremme aus Zeil 1990). Entsprechend der klimatischen Zonierung und der
Niederschlagsverteilung gliedert sich Europa in Giirtel mit vorherrschend Podsolen, Braunerden, Schwarzerden und schlief3lich

Wistenboden
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Im Amazonasgebiet unterliegen die Ausgangs-
gesteine und ebenso die dlteren Boden einer fort-
dauernden Verwitterung und Bodenbildung, da
sie als Teil einer kdnozoischen Landoberfliache
seit vielen Millionen von Jahren den entsprechen-
den Umwandlungen unterliegen. Je nach Zusam-
mensetzung des Ausgangsgesteins entstehen unter
warm-humiden Bedingungen durch wiederholte
verwitterungsbedingte Konzentration Al-reiche
Bauxite als Verwitterungs- oder Riickstandslager-
statten (» Abschn. 16.3). Sie bilden den Grundstoff
firr die Aluminiumherstellung. Reichert sich in ent-
sprechender Form Fe an, so spricht man von Laterit
(8 Abb.3.20 und B Tab. 3.6). Als Verwitterungskon-
zentrate erreichen sie iiber prakambrischen Bénder-
eisenerzen (B Abb. 14.16) Fe-Konzentrationen von
bis zu 68 %! Anders als in den humiden Regionen
fithrt in ariden Klimaten der Mangel einer Vegeta-
tionsdecke und die hohe Verdunstungsrate dazu,
dass geloste Substanzen durch die Evaporation aus
tieferen Bodenbereichen nach oben gefithrt und bei
Verdunstung des Wassers ausgeschieden werden.
Auch erzeugt die Verwitterung an Gesteinen Uber-
ziige aus neugebildeten Tonmineralen sowie Eisen-
und Manganoxiden, die als Wiistenlack bezeichnet
werden. Je nach chemischem Angebot entstehen
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Bodenkrusten aus Karbonat (Krustenkalk, Caliche
oder Calcrete), Eisen- oder Kieselsaureverbindun-
gen (Ferricrete, Silcrete).

Im Einflussbereich von Stau- und Grundwasser
entstehen Stauwasserboden zu denen der tonreiche
Pseudogley gehort, der sich tiber wasserundurch-
lassigen B- und C-Horizonten bildet. Pseudogleye
haben oft eine marmorierte Struktur, die durch den
Wechsel von Durchfeuchtung und Austrocknung
und der damit einhergehenden Rissbildung hervor-
gerufen wird. Fithrt der im Bodenprofil umgelagerte
Ton eine Wasserstauung herbei, so gehen die Para-
braunerden in sekundare Pseudogleye tiber.

3.3.2 Semiterrestrische Boden

Zu den Semiterrestrischen Boden gehoren die Aue-
béden, die Gleye (Schlammbdden) und die Mar-
schen. Auebdden werden in Flussniederungen bei
Hochwasser periodisch tiberflutet (» Abschn. 5.3)
und bilden sich im Einfluss stark schwankender
Grundwasserspiegel. Gley ist ein typischer Boden
von Tiélern und Niederungen. Héufig geht er aus
der Ablagerung umgelagerter Verwitterungspro-
dukte in morphologischen Senken hervor. In diesen

B Tab. 3.6 Chemische Zusammensetzung von Basalt in Gew.-% und der daraus entstandenen Oberboden
in verschiedenen Klimaten der humiden Zone (verandert nach Zeil 1990)

Ausgangsgestein,  Braunerde
gemittelt (England) gemaBigt-
vollhumid

Sio, 49 47,0

Al, O, 15 18,5

Fe,0, 4 14,6

FeO 8 -

MgO 6 52

Cao 9 1,5

Na,O 4 0,3

K,0 2 2,5

H,0 2 7,2

Rest - 2,5

Summe 99 99,3

Roterde (Israel) Ferralsol Laterit (Indien)
subtropisch- (Kamerun) tropisch-
semihumid tropisch-vollhumid  semihumid
41,2 33,6 0,7

13,4 26,5 50,5

11,3 13,8 23,4

BA 29 -

1.2 0,3 -

2,1 0,2 -

1,7 0,1 -

1,0 03 -

13,3 17,5 25,0

3,8 4,6 0,4

100,1 99,8 100,0
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B Abb.3.20 (a) Grafische a
Darstellung der Daten aus 60
B Tab. 3.6. Augenfillig ist die
zunehmende SiO,-Abreicherung der
Verwitterungsprodukte des Basaltes
von den gemaBigt humiden Klimaten
in die Tropen. Besonders basaltische 40
Landoberfléchen, die wie z. B. Teile
Indiens seit langer geologischer Zeit
der tropisch-humiden Verwitterung
unterliegen, erlitten betonte
Abreicherungen von SiO, mit 20
einhergehender Anreicherung von

Eisen und Aluminium. Diese Boden 10
sind zusatzlich verarmt an Mgz*, Ca?+

und den Alkalien und unter anderem !
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30

Gew. - %

——— Laterit
—--— Ferralsol
\ . ROtEIAE
--------- Braunerde
— Basalt

R

deshalb fiir den Ackerbau ungeeignet.
(b) Rezente Verbreitung von Roterde
und Laterit auf der Erde

SiO,

Al,03 Fe,O3 FeO

MgO CaO NayO

Elementoxide und Wasser

0°

liegt der Grundwasserspiegel im Durchschnitt ober-
halb 80 cm unter Flur und ist allenfalls von gerin-
gen Schwankungen betroffen. Marschen entstehen
in gezeitenbeeinflussten Kiistengebieten (» Kap. 6),
die sich tiber marinen, brackischen und fluviatilen
Ablagerungen des Untergrundes bilden.

Moore Moore sind hydromorphe Bildungen
humider Klimazonen. Sie besitzen eine mindestens
30 cm méchtige Torfschicht, die als organischer
Boden zumeist mehr als 30 % organische Substanz
enthilt. Insbesondere die rasche Bedeckung abge-
storbener Pflanzen mit Wasser und der damit ver-
bundene Sauerstoffabschluss fithrt tiber die Humi-
fizierung des organischen Materials zur Torfbil-
dung. Topogene oder Niedermoore entstehen unter
Wasserbedeckung, ombrogene oder Hochmoore
wachsen unabhingig vom Grundwasser als Regen-
wassermoore in die Hohe.

Niedermoore gehen zumeist aus der Verlandung
stehender Gewdsser und Seen hervor. Da eine Ver-
wesung von eingeschwemmten Pflanzenresten nicht
stattfindet, fiillen diese die vom stehenden Gewésser
eingenommene Senke langsam auf. Dabei schreitet
die Verlandung vom Ufer gegen die Seemitte vor. Ist
der See bis zur mittleren Wasserlinie, dem jahres-
durchschnittlichen Seespiegel, aufgefiillt, beginnt die
Besiedlung durch Erlen, Weiden und Buchen und
vollendet die Verlandung.

Bei ausreichenden Niederschlagsmengen entwi-
ckelt sich das Niedermoor zu einem Hochmoor fort.
Der Baumbestand wird durch zunehmende Besied-
lung des Niedermoors durch verschiedene Torfmoose
vermindert. Da auch ihre Riickstédnde unter den nie-
derschlagsreichen Bedingungen kaum verwesen,
reichern sie sich mit der Zeit besonders in der Mitte
des Moores zu einem aufgew6lbten Hochmoor an.
Nur bei hdufiger Austrocknung des Oberbodens ist
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in unseren Breiten eine diinne Besiedlung des Hoch-
moores mit gentigsamen Latschenkiefern maéglich.

Die uns als Kohlefl6ze (» Abschn. 8.2) in der
kénozoischen Braunkohle oder der karbonischen
Steinkohle erhaltenen fossilen Moore entstanden
meist in feuchtwarmem Klima. Die subtropische
Flora und die Ablagerungen des Orinoco-Deltas
in Venezuela sind ein rezentes Beispiel fiir den Bil-
dungsraum und die klimatischen Bedingungen,
unter denen die fossilen Kohlevorkommen entstan-
den sein kénnten.

Periglazialbéden In den nichtvergletscherten
Gebieten des periglazialen Klimareichs ist der Boden
ganzjahrig tief durchgefroren. Bei mittleren Jahres-
temperaturen von etwa -6 °C herrscht daher die phy-
sikalische Verwitterung vor. Regolith und Boden sind

O Abb.3.21 (a) BodenflieBen:
Ausgehend vom rechten Bildrand
hat die FlieBbewegung der oberen
Bodenschichten tiefere Schichten zu
einer spitzen Falte verformt (Quartar,
Dachsbusch, Eifel). (b) Oberflache
eines von Solifluktion betroffenen
Gebietes in Island. Durch das
BodenflieBen wurde die Oberflache
in regelméaBige Wellen gelegt (der
weiBe Kreis markiert einen Hammer
als MaBstab)
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je nach den Bedingungen bis zu Tiefen von zumeist
20-100 m und maximal 1.000 m permanent durch-
gefroren. Der schwache Sonnenschein der Sommer-
monate reicht gerade aus, diesen Dauerfrost- oder
Permafrostboden bis zu einer Tiefe von ca. 1 m auf-
zutauen. Da der Boden unterhalb der Auftauzone
gefroren und damit undurchlissig bleibt, staut sich
das Tauwasser in den oberflichennahen Bereichen.
Auf geneigten Flichen setzt sich der wassergesit-
tigte Auftauboden durch BodenflieBen oder Soli-
fluktion in Bewegung (8 Abb.3.21), die eine Sortie-
rung des Bodens nach den Korngrofen hervorrufen
kann (B Abb. 3.22). Bei einem tédglichen oder jah-
reszeitlichen Wechsel zwischen Frost und Auftauen
bilden sich im Auftauboden Eislinsen, die wegen
der Volumenzunahme des Wassers beim Gefrieren
den dartiber lagernden Boden mehrere Meter hoch
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B Abb.3.22 Steinringboden im periglazialen Permafrost (Spitzbergen; Foto: K. Piepjohn)

anheben und damit kleinraumiges Bodenflief3en aus-
l6sen (Frosthebung). Bei einsetzendem Frost kann
Wasser im Auftauboden zwischen dem Permafrost-
boden und der von oben nach unten voranschrei-
tenden Frostfront gefangen werden und damit unter
Druck geraten. Seitliches Ausweichen des Wassers
fithrt dann in der Kryoturbation zur wirbeligen
Verknetung einzelner Bodenhorizonte. Insgesamt
werden die Bodentypen, die durch wechselndes
Gefrieren und Auftauen sowie durch Dehydrierung
charakteristische Muster und Kornsortierungen im
Auftauboden erzeugen, Frostmuster- oder Struktur-
béden genannt.

Anthropogene Béden. Die landwirtschaftliche,
forstwirtschaftliche und gartenbauliche Tétigkeit
des Menschen verandert oder zerstort die Horizon-
tierung natiirlicher Boden (Kultosole). SchlieSlich
entstehen in besiedelten oder industriell genutzten
Gebieten durch die intensive Nutzung und Umge-
staltung die anthropogenen Béden.

3.4 Feuchtgebiete

Feuchtgebiete (,wetlands®) nehmen vielerorts die
Ubergangszone zwischen bestindig feuchten, flie-
Benden oder stehenden Gewéssern und dem trocke-
nen Festlandsbereich ein. Man unterscheidet kiisten-
nahe Feuchtgebiete von solchen des Inlands. Typi-
sche kiistennahe Systeme sind, je nach Klimazone,
gezeitenbeeinflusste Salzmarschen und Marschen,
sowie Mangrovensiimpfe. Zu den Inlandsfeuchtge-
bieten gehoren Siimpfe, sumpfige Auen und auch die
oben bereits erwidhnten Moore.

Feuchtgebiete sind permanent oder zeitweilig
von Wasser bedeckt. Sie sind durch die Verbreitung
semiterrestrischer, hydromorpher Boden gekenn-
zeichnet. Feuchtgebiete sind einzigartige Lebens-
raume und in der Regel pflanzen- und tierreicher
als die trockeneren Nachbargebiete. Seit Beginn des
Ackerbaus ist die von Feuchtgebieten eingenommene
Fliche auf der Erde durch Drainierung und Trocken-
legung um etwa 50-70 % zuriickgegangen.
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Feuchtgebiete gelten als die grofiten natiirlichen
Emittenten von Methan (CH,) in die Atmosphire.
Methan ist ein Treibhausgas mit einer Treibhauswir-
kung, die diejenige des CO, um das 25fache iiber-
steigt. Allerdings ist die Verweilzeit von Methan in
der Atmosphiare mit etwa 10 Jahren kurz, es wird
dann aber zu dem ebenfalls treibhauswirksamen CO,
mit einer deutlich langeren Verweilzeit oxidiert. Seit
1850 ist der Methananteil der Atmosphére aus natiir-
licher und anthropogener Produktion exponen-
tiell von ca. 830 ppb auf 1800 ppb (ppb = parts per
billion = Teile pro Milliarde) angestiegen. Schitzun-
gen der Methanemission aus Feuchtgebieten schwan-
ken zwischen 115 und 237 Tga™!. Etwa 20 % der glo-
balen Erwdrmung diirfte seit praindustrieller Zeit auf
gestiegene Methaneintréige aus Feuchtgebieten und
anderen natiirlichen und anthropogenen Quellen
zuriickzufiihren sein.

Oberfichen- und Grundwasserstand bestimmen
die Méchtigkeit des Bodenanteils der Feuchtgebiete,
in dem die Methanproduktion stattfindet. Die durch-
schnittliche Temperatur beeinflusst nicht nur die
Raten der Produktion und Oxidation des Methans,
sondern auch diejenigen der pflanzlichen und tieri-
schen Primérproduktion und damit die Menge und
Zusammensetzung des organischen Substrates, in
dem das Methan entsteht. In den Béden herrscht vor-
wiegend ein sauerstoftfreies (anoxisches) Milieu. In
diesen produzieren zu den Archaeen geh6rende Bak-
terien Methan durch Methanogenese. Ein Teil des
entstandenen Methans wird durch methanotrophe
Bakterien oxidiert und damit aufgezehrt, der Rest
kann in die Atmosphire entweichen.
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Denken wir an das Wasser auf der Erde, so fallen
uns sicherlich zuerst die Weltmeere ein. Dieses
zurecht, enthalten sie doch tiber 97 % des an oder
nahe der Erdoberflache vorkommenden H,O in fliis-
siger Form oder als Eis (8 Tab. 4.1 und » Kasten 4.1).
Betrachten wir das Wasser auf dem Festland, das nur
3 % der gesamten oberflichlichen Wassermenge aus-
macht, so fillt uns Bewohnern des humiden Klima-
reichs besonders die Vielzahl der Fliisse und Seen
unterschiedlicher Grofie auf. Dennoch entfallen auf
sie nur 0,02 % der auf der Erde zur Verfiigung stehen-
den Menge. Der grofite Anteil des Festlandswassers
ist in den vergletscherten Gebieten der Kontinente
gebunden. Auch im Grundwasser ist eine grofiere
Wassermenge gespeichert, als an der Oberflache
fliefit. Dennoch ist der Kreislauf des Wassers an der
Erdoberflache und in der Atmosphire von entschei-
dender Bedeutung fiir das Leben sowie eine Vielzahl
exogener geologischer Prozesse.

Weltweit werden jahrlich etwa 517 x 103 km?
Wasser durch Verdunstung, Niederschlag und
Abfluss im hydrologischen Kreislauf bewegt. Diese
Menge entspricht einer die gesamte Erde bedecken-
den Wasserschicht von ca. 1 m Dicke.

Der Kreislauf des Wassers wird vom klimatisch
induzierten Luftkreislauf gesteuert. Standig steigt
mit der von der Sonne erwarmten Luft Wasserdampf
empor, der beim Uberschreiten der Sittigungsgrenze
kondensiert und als Niederschlag wieder auf die Erde
herabfillt. Da Wasserflachen und insbesondere die
Ozeane eine hohere Verdunstung als das Festland

B Tab. 4.1 Anteile unterschiedlicher Reservoire an
der oberflachennahen Wassermenge der Erde (nach
Hamblin 1989)

Reservoir Inhalt Vol.-%
Ozeane: 97,5
hauptsachlich Meerwasser und Eis

Gletscher auf dem Festland 1,9

Seen 0,017

Fliisse 0,003
Grundwasser 0,5
Atmosphare 0,001
Lebende Organismen und Béden 0,0001

aufweisen, die Niederschldge sich hingegen anni-
hernd gleichmiflig auf Meer und Land verteilen,
fallt auf die Kontinente mehr Wasser in Form von
Regen und Schnee, als in dampfférmigem Zustand
von ihnen aufsteigt. Dabei tibersteigt die auf die Kon-
tinente fallende Niederschlagsmenge die Menge der
kontinentalen Verdunstung um ca. 40 % (8 Abb.4.1).
Entsprechend grof3 ist mit 9 % des Jahresbudgets die-
jenige Wassermenge, die vom Festland durch ober-
flichlichen Abfluss (,Runoft) in das immense Reser-
voir der Ozeane zuriickkehrt (8 Tab. 4.1). Da sich
das Festland im Durchschnitt ca. 840 m tiber den
Meeresspiegel (B Abb. 1.3) erhebt, ist die gravita-
tionsbedingte Gesamtenergie der dem Meeresspie-
gel wieder entgegenstrebenden Wassermenge ent-
sprechend grofi. Dies spiegelt sich in der signifikan-
ten Erosions- und Transportleistung zumindest des
auf der Landoberfliche abflieBenden Wassers wider.
Obwohl die Fliisse nur etwa 0,003 % der gesamten
oberflichennahen Wassermenge der Erde enthal-
ten, stellen sie somit den bei weitem wirksamsten
Faktor der Oberflichengestaltung des Festlandes
dar (B Abb.4.1 und 4.2).

Das Niederschlagswasser flieSt dem Meer auf
zwei unterschiedlichen Wegen zu. Béche, Fliisse
und Seen nehmen einen Teil als Oberflachen-
wasser auf, ein anderer sickert in den Boden ein
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B Abb.4.1 Budget des jahrlichen hydrologischen
Kreislaufes auf der Erde. Die Ziffern geben die Prozentanteile
von Verdunstung, Niederschlag und Abfluss der im
Jahresdurchschnitt auf die gesamte Erdoberflache
niedergehenden Menge von 1000 mm wieder (veréandert
nach Summerfield 1994)
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Aride Klimazone

Grundwasser

Salzwasser

B Abb.4.2 Schema des Wasserkreislaufs in verschiedenen Klimazonen (Bildrechte: verandert nach Zeil 1990)

und sammelt sich im Untergrund als Grundwas-
ser (siehe » Abschn. 4.1). Dabei bestimmen Klima,
Gesteinsaufbau, Morphologie und Vegetationsde-
cke das Verhiltnis von Niederschlag zu Verduns-
tung, sowie das von oberirdischem zu unterirdi-
schem Abfluss. In kliiftigen Gesteinen versickert
das Regenwasser rasch, wihrend die Permafrost-
boden der Polargebiete kein Sickerwasser auf-
nehmen kénnen. Im Gebirge flieSen die Nieder-
schlage meist oberirdisch ab, im Flachland domi-
nieren Versickerung und Verdunstung. Die Vege-
tation beeinflusst weniger die Gesamtverdunstung
als die Versickerung, da der verzogerte Abfluss

Kasten 4.1 Wasser

Wasser ist innerhalb des Universums eine ausgesprochen
ungewodhnliche Substanz. Im chemischen Regelfall hat
eine Verbindung, die in festem oder fliissigem Zustand
vorkommen kann, in ihrem fliissigen Zustand eine
geringere Dichte als in ihrem festen. Daraus folgt, dass

die feste Phase absinkt und die fliissige aufsteigt. Dies gilt
nicht fur Wasser: Es erreicht seine grof3te Dichte bei 4 °C,
bei tieferen Temperaturen nimmt die Dichte wieder etwas
ab (B Abb. 6.5). Diese Eigenschaft bedingt das besondere
Verhalten von StiBwasserseen (siehe » Abschn. 5.3). Eis
ist leichter als Wasser und schwimmt daher auf. Ware dem
nicht so, gdbe es sehr wahrscheinlich kein Leben auf der

in Waldgebieten dem Boden mehr Zeit lasst, das
Wasser aufzusaugen.

Niedrige und unregelméflig verteilte Nieder-
schldge unterbinden in ariden Gebieten das Entstehen
eines Wasserkreislaufs. Episodisch fallendes Regen-
wasser dringt nur in die oberen Bodenschichten ein
und verdunstet rasch. Nur nach ergiebigen Regenfil-
len sickert dem meist recht tiefliegenden Grundwas-
ser Nachschub zu. Allerdings diirften diese geringen
Mengen zur Erhaltung des Grundwasserstandes einer
Wiistenregion kaum ausreichen. Die Wasservorrite
der Wiisten stellen oft fossiles Grundwasser aus feuch-
terer geologischer Vergangenheit dar.

Erde, da das Eis auf den Meeresboden sinken wiirde und
schlieBlich alle Ozeane ,fest’ waren.

H,0 kommt in den drei Aggregatzusténden fest, fllissig
und gasférmig vor, die sich Eis, Wasser und Dampf
nennen. Die durchgezogenen Linien in 8 Abb. 4.3
markieren Gleichgewichtszustdnde zweier Phasen. Im
Beispielfall der Phasengrenze zwischen Wasser und
Dampf koexistieren entlang der Linie beide Phasen,
diesseits und jenseits der Grenze ist jeweils nur eine
Phase stabil (vgl. » Kasten 13.1). Am Tripelpunkt T
befinden sich alle drei Phasen im Gleichgewicht. Jenseits
des ,kritischen Punktes” K existiert H,O als Fluid, eine




54

Kapitel 4 - Das Wasser auf dem Festland

Unterscheidung in flissige und gasférmige Phasen ist
hier nicht mehr moglich. Diese tberkritischen Fluide
spielen in der tieferen Kruste bei magmatischen und
Lagerstattenbildungsprozessen eine wichtige Rolle
(vgl. » Abschn. 12.2 und 16.4).

Auf Meeresspiegelniveau liegt der Gefrierpunkt G von
Wasser bei 0 °C, der Siedepunkt S bei 100 °C (8 Abb. 4.3).
Da die Stabilitat der Aggregatzustande druck- und
temperaturabhangig ist, siedet Wasser im Gebirge, also
bei niedrigerem Atmosphdrendruck, bereits unterhalb
von 100 °C. Generell nimmt die Siedetemperatur bei
Halbierung des Drucks um ca. 15 °C ab. Auf dem Mont
Blanc betragt die Siedetemperatur in einer Hohe von
4810 m U.NN bei 55,5 kPa nur 84 °C. Daher eignen sich
Hulsenfrichte nicht als Gemuse fiir Gelandearbeiten im
Hochgebirge. Sie werden bei nur 84 °C Siedetemperatur
nicht gar.

Verschiedene Phasentibergénge sind mdoglich. Eis
schmilzt zu Wasser, Wasser verdampft zu Dampf. Durch
Sublimation geht Eis direkt in die Gasphase tiber. Bei
diesen Phasentibergangen wird Warme zugefiihrt, die
als Schmelz-, Verdampfungs- oder Sublimationswarme
verbraucht wird. In Erfiillung des Energieerhaltungssatzes
werden diese Warmemengen bei Phaseniibergangen in
umgekehrter Richtung wieder frei.

Sind im Wasser Stoffe gel6st, z. B. Kochsalz (NaCl) im
Meerwasser, so andern sich die Bedingungen der
Phasentbergénge. Der Gefrierpunkt von Salzwasser
liegt unterhalb desjenigen von StiBwasser (in

B Abb. 4.3 lbertrieben dargestellt). Das geldste

Salz behindert die Bindung der Wassermolekiile an
bestimmte Kristallgitterplatze des Eises. Sie wird erst
bei niedrigerer kinetischer Energie der beteiligten

O Abb.4.3 Temperatur-Druck-
Phasendiagramm von H,0.

T =Tripelpunkt, G = Gefrierpunkt,

S = Siedepunkt, K = kritischer Punkt

1atm=101,30kPa +———————

0,61kPa———————

Druck p

Molekiile, also bei niedrigeren Temperaturen, méglich.
Entsprechend liegt der Siedepunkt von Meerwasser in
Meeresspiegelhdhe oberhalb desjenigen von StiBwasser
(B Abb. 4.3). Meerwasser hat, anders als StiBwasser,
kein Dichtemaximum bei 4 °C, sondern nimmt bis zum
Gefrierpunkt kontinuierlich an Dichte zu (siehe auch

B Abb. 6.5).

In den Polarregionen breitet sich im Winter das

Meereis aus, das oberflachliche Wasser gefriert.
Geschieht dies rasch, so entsteht eine Mischung aus
StiBwassereis, Salzkristallen und eingeschlossenen
Salzlésungen, sog. Solen. Bei langsamer Eisbildung

hat die Sole Zeit, aus dem Eis zu entweichen. Da Salz
die Vernetzung der Wasserstoffbindungen im Wasser
stort, wirkt es wie ein Frostschutzmittel und die
Bildungstemperatur von Meereis ist niedriger als die von
StiBwassereis.

Meerwasser muss demnach starker abkuiihlen, damit

es gefrieren kann. Da geldste Salze dazu neigen,
Wassermolekiile anzuziehen, verdunstet Meerwasser
langsamer als StiBwasser. Schwimmer wissen, dass
StiBwasser sehr schnell auf der Haut verdunstet,
Salzwasser jedoch deutlich langer am Korper haften
bleibt.

Wasser hat verglichen mit anderen Stoffen eine hohe
Warmekapazitat; bezogen auf die Masse sind extrem
hohe Energiemengen zum Schmelzen von Eis bzw.
zum Verdampfen von Wasser nétig. Es bedarf allerdings
weniger Energie, um Meerwasser um 1 °C zu erwarmen
als nétig ist, um StBwasser entsprechend zu erwarmen.
Die Ozeane stellen somit einen guten Puffer fir
Temperaturschwankungen dar.

221MPa - ——— = mm—m K

— reines Wasser
___ Wasser mit gelostem Stoff
z.B. Salz

Wasser
(flussig)

|

: Dampf
| (gasférmig)
|

|

Temperatur (°C)
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4.1 Das Grundwasser

Das Grundwasser hat einen Anteil von etwa 0,5 %
an der globalen oberflichennahen Wassermenge
(B Tab. 4.1). Bezogen auf das gesamte Wasservolu-
men ist dies sehr wenig. Dennoch wiirde die Grund-
wassermenge ausreichen, alle Landflachen mit einer
55 m dicken Wasserschicht zu bedecken. Das Grund-
wasser dirfte die fiir die Menschheit wichtigste
Lagerstitte darstellen (» Kasten 4.2).

4.1.1 Entstehung und Speicherung

von Grundwasser

Dringt Niederschlagswasser in den Boden ein, so
legt sich ein hauchdiinner Film von Adsorptions-
wasser um die Kérner des Bodens. Der Uberschuss
bewegt sich als Sickerwasser durch die ungesattigte
Zone abwirts (B Abb. 4.4). Dicht iiber dem Grund-
wasserspiegel bildet sich der Kapillarsaum mit dem
Kapillarwasser. Der Porenraum fiillt sich so weit
mit Wasser, dass die Adsorptionswasserfilme um
die Bodenkérner durch Wassermenisken mitein-
ander verbunden werden. Der Kapillarsaum geht
am Grundwasserspiegel in das Grundwasser tiber.
Er markiert mit seiner Oberfldche die Grenze zwi-
schen der ungesittigten und der gesattigten Zone
(8 Abb.4.4). In Deutschland liegt der Grundwasser-
spiegel in einer Tiefe von einigen Metern bis einigen
Dekametern, in Trockengebieten hingegen oft in
mehreren hundert Metern Tiefe.

Das Grundwasser wird in drei Typen unter-
schieden:

Das Umsatzwasser (meteorisches Wasser)

nimmt jahrlich oder zumindest innerhalb

weniger Jahre am hydrologischen Kreislauf

teil; es zirkuliert im oder titber dem Niveau der

Vorfluter (Fliisse, Seen, Meer).

Das Vorratswasser bewegt sich unterhalb der

Vorfluter und wird nur selten in den hydro-

logischen Kreislauf einbezogen.

Das tiefe Grundwasser sammelt sich in

Mitteleuropa etwa 250-300 m unterhalb der

Vorfluter. Es verweilt tiber menschlich-histo-

rische Zeitraume im Untergrund und wird vom

hydrologischen Kreislauf nicht erfasst. Halt

dieser Ausschluss tiber geologische Zeitraume

an, so wird es zu fossilem Grundwasser.
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B Abb.4.4 Hydrogeologische Gliederung des
Untergrundes (Bildrechte: nach MattheR & Ubell 1983)

Neuere Forschungen zeigen, dass das Volumen des
Grundwassereintrags in die Meere dasjenige des
Flusseintrages deutlich tibersteigen kann. Das Mit-
telmeer erhilt eine Grundwasserzufuhr von etwa
0,3-4,8-10'2 m3.a"1, eine Menge, die den Eintrag aus
den Fliissen um ein Mehrfaches tibersteigt.

Die Grundwassermenge im Erdboden ist einer-
seits abhiangig von der Porositat, dem Fassungsver-
mogen von Poren und Kliiften, andererseits von der
Durchlassigkeit oder Permeabilitat, die von der Ver-
netzung der Poren miteinander, sowie von der Rau-
igkeit der Porenwinde abhéngt. Nach ihrer Porositit
und Permeabilitit unterscheidet man zwei Gruppen
von Gesteinen:

Grundwasserleiter oder Aquifere, die bei

ausreichender Porositidt und Durchlassigkeit

grofle Wassermengen aufnehmen und bei
geringem Fliewiderstand rasch fortleiten
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koénnen. Man unterscheidet Poren-, Kluft- und
Karstgrundwasserleiter. Porengrundwasser-
leiter sind vor allem lockere Kiese und Sande,
ferner Sandsteine, deren Porenraum nur
unvollstandig mit Bindemittel ausgefullt ist

(» Abschn.8.1). In ihnen zirkuliert das Wasser
in dem engmaschigen Netz des Porenraumes.
In stark gekliftetem und gestortem Gestein
bewegt sich das Kluftgrundwasser entlang

der Klifte und Spalten. Kluftreich sind

neben Granit und Gneis viele Kalksteine, in
denen sich zudem durch Lésung im Zuge der
Verkarstung bedeutende Hohlensysteme bilden
konnen, die das Karstgrundwasser aufnehmen.
Grundwassernichtleiter oder Aquifugen
(friaher auch Grundwasserstauer genannt)
haben eine niedrige Permeabilitét bei
geringem Porenvolumen. Hierher gehoren
vor allem die tonigen Gesteine, deren geringe
Durchléssigkeit durch die dichte Packung der
blattrigen Tonminerale verursacht wird, die
wie ein Spielkartenstapel aufeinanderliegen
(» Kasten 3.1).

Einheitliche Aquifere enthalten einen geschlosse-
nen Grundwasservorrat mit zusammenhangendem
Spiegel. Besteht der Untergrund aus einer Wech-
selfolge durchléssiger und undurchlissiger Schich-
ten, konnen sich mehrere Grundwasserstockwerke
bilden, deren Lage und Ausdehnung von der Ver-
teilung der Grundwassernichtleiter bestimmt wird

B Abb.4.5 Einige Quelltypen.

Bei der Gruppe der Auslaufquellen
bewegt sich das Wasser vom Sicker-
oder Infiltrationsgebiet bis zur Quelle
im Wesentlichen bergab und tritt z. B.
als Schichtquelle oder Uberlaufquelle
aus. Mehrere tibereinanderliegende
und voneinander durch
Grundwassernichtleiter getrennte
Grundwasserleiter bilden einzelne
Grundwasserstockwerke

an einer Stérungszone aufsteigende
Quelle

(B Abb. 4.5). Das obere Stockwerk hat meistens
einen zur Erdoberfliche hin freien Grundwasser-
spiegel. An den Schnittstellen von Geldndeober-
fliche und Grundwasser flief3t das Grundwasser als
Quelle aus (B Abb. 4.5). Uber raumlich begrenzten
Grundwassernichtleitern kann sich Sickerwasser in
einem schwebenden Grundwasserleiter sammeln.
Er speist den tiefergelegenen Hauptgrundwas-
serspeicher sowie eine Quelle am Geldndeausbiss
des Grundwassernichtleiters (B Abb. 4.6). Ist ein
geneigter Grundwasserleiter nach oben durch einen
Grundwassernichtleiter abgedichtet, so herrscht in
seinem tiefsten Teil ein hydrostatischer Druck, der
das Wasser an einer Storung oder in einem Brunnen
aufsteigen lasst. Man spricht von gespanntem
Grundwasser. Wegen der Reibung im Grundwasser-
leiter steigt das Wasser jedoch nicht bis zur Hohe des
Grundwasserspiegels im hochsten Teil des Grund-
wasserleiters, sondern nur bis zur Hohe des Druck-
spiegels. Liegt dieser oberhalb der Erdoberfliche, so
flief3t das Wasser als artesische Quelle aus. Befindet
sich der Grundwasserspiegel unterhalb der Geldnde-
oberflache, so kann das Wasser in einem artesischen
Brunnen erschlossen werden (B Abb.4.7).

4.1.2 Grundwasserhaushalt

Ohne Eingriff des Menschen unterliegt der Grund-
wasserspiegel in Europa natiirlichen jahreszeitlichen
Schwankungen. Der Unterschied zwischen dem

mehrere Grundwasserstockwerke (G1, G2, G3)
getrennt durch Grundwassernichtleiter
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O Abb.4.6 Uberraumlich
begrenzten Grundwassernichtleitern
kénnen sich schwebende
Grundwasserleiter bilden, die sowohl
Quellen als auch den tieferliegenden
Hauptgrundwasserleiter speisen
(Bildrechte: nach Holting 1996)

————————
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schwebender Grundwasserleiter

Quelle

B Abb.4.7 Gespanntes
Grundwasser tritt als artesisches
Wasser in Brunnen und Spalten
zutage, wenn bei geneigten Schichten
und gleichsinnig geneigtem Hang

der Grundwasserspiegel unter

einem Grundwassernichtleiter im
Einsickerungsgebiet hoher liegt als im
Austrittsgebiet (Bildrechte: veréandert
nach Skinner & Porter 1989)

Sickerwasser:

undurchlassiges
Gestein

Hochstand im Frithjahr und dem Tiefstand im Spat-
herbst betrdgt normalerweise etwa 1 m (8 Abb. 4.8).
Diese Schwankung kommt u. a. dadurch zu Stande,
dass sich die Speisung des Grundwassers im Wesent-
lichen auf die kithleren und verdunstungsarmen Jah-
reszeiten beschrinkt, wihrend der Vorrat vor allem
im Sommer durch die oberflachliche Verdunstung
und den Bedarf der Pflanzen sinkt.

Auch befindet sich das Grundwasser in der
Regel in Bewegung, Perkolation genannt. Es flief3t
als Grundwasserstrom in die Niederungen. Der
Grundwasserspiegel bildet keine waagerechte Flache,
sondern folgt mit schwécherer Amplitude der Geldn-
demorphologie (8 Abb. 4.9). Morphologische Erhe-
bungen wirken als lokale oberirdische Wasserschei-
den und begrenzen das oberirdische Einzugsgebiet.

Wasserspiegelim
Grundwasserileiter:

[ ] Sickerwasserzone

E Grundwassernichtleiter

|:| Hauptgrundwasserleiter

Grundwassernichtleiter,

wasserstauendes
Gestein
artesischer
Brunnen .
artesische

Quellen

Storung

Da die Geldndeoberfliche und der Grundwasser-
spiegel ein unterschiedliches Gefille haben, stimmt
die Position der oberirdischen selten mit derjenigen
der unterirdischen Wasserscheiden iiberein. Eine
entsprechend andere Grofle hat demnach auch das
unterirdische Einzugsgebiet.

Die Flie3igeschwindigkeit des Grundwassers
wird durch die Reibungsverluste im Porenraum
des Gesteins verlangsamt. Daher sind im Unter-
grund grofSere Druckunterschiede als an der Ober-
fliche notwendig, um die Grundwasserbewegung
aufrechtzuerhalten. Aus diesem Grunde kann der
Grundwasserspiegel mit Gefillen von einigen m
pro km deutlich stérker geneigt sein als der Spiegel
offener Wasserflichen. Der hydraulische Gradient
dp/dxist als Druckgradient ein Maf fiir die Neigung
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O Abb.4.8 Grundwasser-und Niederschlagsschwankungen in der Rheinebene bei Darmstadt. Der Grundwasserstand
(untere Kurve) ist mehr von der jéhrlichen als von der monatlichen Menge der Niederschldge (obere Kurve) abhédngig

(Bildrechte: nach Steuer 1926)
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B Abb.4.9 Oberirdische und unterirdische Wasserscheiden begrenzen die oberirdischen und unterirdischen Einzugsgebiete

des Grundwassers (Bildrechte: nach Holting 1996)

des Grundwasserspiegels (8 Abb. 4.9). Die Rate des
Grundwasserflusses durch ein pordses Medium ist
gegeben durch die Darcy-Gleichung (Gl.4.1):

o sl
dx 1

Gl. 4.1

wobei Q die Stromungsrate in cm? s°!, A die Quer-
schnittsfliche, dp/dx der hydraulische Gradient, k,
der Durchlassigkeitsbeiwert (Materialkonstante),
und p die Viskositat des Fluids, hier das Wasser, ist.
Da Fluide immer vom hohen Druck zum niedrigen
flieflen, ist dp/dx negativ und Q daher positiv.

Da die Fliefigeschwindigkeit des Grundwas-
sers u. a. vom Reibungswiderstand des Porenrau-
mes abhédngig ist, erreicht es in groben Schottern

Geschwindigkeiten von ca. 10 m pro Tag. In Sanden
sinkt die Geschwindigkeit auf etwa 1 m pro Tag, im
Sandstein auf einige cm pro Tag. In Gesteinen, die
wegen einer starken Kliiftung eine hohe Permeabi-
litat haben, sind Geschwindigkeiten von mehr als
100 m h'! méglich. Mit der Tiefe verringert sich die
Geschwindigkeit, da Porositit und Permeabilitit der
Gesteine abnehmen (mehr dazu in » Kap. 8).

Grund- und Oberflichenwasser stehen in enger
Verbindung. Der Spiegel offener Wasserflachen ist
im Allgemeinen die Fortsetzung des Grundwasser-
spiegels. Die Fliisse sind, sofern sie schottergefiillte
Taler benutzen, von einem Grundwasserstrom dhn-
lichen Volumens begleitet, der langsamer, aber mit
weit grofierem Querschnitt abwirts flief3t.
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4.1.3 Grundwasserbeschaffenheit

Niederschlage bewegen sich als Sickerwasser durch
die Verwitterungszone ins Grundwasser. Grund-
und Quellwasser enthalten daher eine chemische
Losungsfracht, die von der Zusammensetzung der
Boden und der Grundwasserleiter sowie dem Klima
mitbestimmt wird. Einer Anreicherung bestimmter
Stoffe im Grundwasser entspricht daher haufig eine
gleichwertige Abreicherung in Boden und frischem
Gestein (B Tab.4.2).

Auf dem Wege der Versickerung kann das Wasser
auch anthropogen eingebrachte Stoffe von der Gelan-
deoberflache und aus den Béden aufnehmen und
schlieSlich ins Grundwasser verfrachten. Manche
dieser Stoffe, darunter Schwermetalle und polyzykli-
sche aromatische Kohlenwasserstoffe, konnen bereits
in geringen Konzentrationen toxisch wirken. Auch
sind sie durch biologische, chemische und physika-
lische Prozesse nicht verander- oder abbaubar und
gelten daher als persistent (mehr dazu in » Kap. 16).

Insbesondere bei einem Durchfluss des Grund-
wassers durch Kalke und Gipse reichert es sich mit
Hydrogenkarbonat und Sulfat an. Thre Konzentra-
tion bestimmt die Harte des Wassers (8 Abb. 4.10).

5 4

Am Austritt einer Quelle kann das aufgenommene
Ca(HCO,), als zellig-poréser Kalksinter gefillt
werden (vgl. @ Abb. 12.36). Eisen wird bei Sauerstoff-
abwesenheit ebenfalls als Hydrogenkarbonat gelost.
Durch Oxidation unter Mitwirkung von Bakterien
setzt es sich als Goethit wieder ab.

Die Temperatur des Grundwassers schwankt leicht
mit den Jahreszeiten. In Gebieten mit einem erhohten
Wirmefluss (» Kap.9 und 12), wie er z. B. in der Nach-
barschaft von aktiven Vulkanen gegeben ist, steigt die
Temperatur des Grundwassers beim Durchstromen
der erwdrmten Gesteine an. Gleichzeitig nimmt seine
Losungsfihigkeit fiir viele Stoffe in Abhéngigkeit vom
pH-Wert zu. Thermalquellen haben eine Austrittstem-
peratur von mehr als 20 °C, Mineralquellen enthalten
mehrals 1 g pro Liter an geloster chemischer Fracht.

4.2 Das Oberflaichenwasser

Niederschlige, die weder verdunsten noch ver-
sickern, fliefen oberfldachlich ab und speisen
gemeinsam mit den Quellen die Fliisse und
Seen. Mit dem Niederschlag entfaltet das Wasser
somit seine Wirkung in Denudation und Erosion

B Tab. 4.2 Beziehungen der chemischen Ab- bzw. Anreicherung zwischen Ursprungsgestein, Verwitterungsboden
und Quellwasser tiber einem Granodiorit des Odenwaldes (nach Zeil 1990)

Frischer Granodiorit Boden auf

Aus 1 kg Granodiorit Geloste Bestandteile im

(Gew.-%) Granodiorit (Gew.-%)  herausgel6st (-) bzw. Quellwasser (mg I'")
zugefiihrt (+)' (g)

Sio, 63,6 63,2 -78 19,8
Al,O, 14,7 16,6 0
Fe,0, 1,8 4,4 07
FeO 3,1 0,4 -10
Cao 3,8 0,9 -30 49,1
MgO 2,8 1,5 -15 13,9
KZO 4,1 7,7 +27 1,4
Na,O 43 1,7 -28 6,1
H,0 0,9 3,2 +19 -
co, - 03 +3 -

" unter der Annahme, dass die Menge des Al O, konstant geblieben ist.
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B Abb.4.10 Grundwasserchemismus
und geologischer Bau der Region

um Hamburg. Die Hérte des tieferen
Grundwassers infolge von geldstem
CaSO, und die Versalzung des
oberflaichennahen Grundwassers

ist an den Umkreis von Salzstocken

(» Abschn. 11.1) gebunden (Bildrechte:
verandert nach Meng 1954)

o Weiches} tieferes

® Hartes

Salzstocke (Diapire)
im Untergrund

7 Versalzung des oberflachen-
2 nahen Grundwassers

O Abb.4.11 Oberflichengestaltung
der Atacama-Wiiste durch die erosive
Kraft des Abflusses episodischer
Niederschlage. Abflusssysteme
beginnen als kleine erosive Rinnen,
die sich zu groBeren vereinigen. Das
entstehende dichte Netz der Rinnen
zergliedert die Landoberflache in eine
Vielzahl von Télern und Hiigeln sehr
unterschiedlicher GroRe

(» Abschn. 5.1). Zunachst wiascht das Wasser kleine
Stromungsrillen aus, die sich schrittweise zu Rinn-
salen, Bachen und schlieSlich zu Fliissen vereini-
gen. Mit dem Gefille steigt seine Erosions- und
Transportkraft. Mitgefiihrte geloste und feste Stofte
gelangen, moglicherweise nach einer Zwischenla-
gerung in einem See, schlief3lich ins Meer. Satelli-
tenaufnahmen und Luftbilder der Erde, besonders
solche von den Trockenregionen, verdeutlichen, in

Grundwasser

welch hohem Masse die Landoberfldchen durch die
Wasserabflusssysteme gegliedert und gestaltet sind
(B Abb. 4.11, und 5.15). Jeder Kontinent, aufler der
Antarktis, hat ein oder mehrere grof3e Flusssysteme,
deren Zufliisse das morphologische Landschaftsbild
wesentlich pragen (8 Abb. 5.2). Diese Flusssysteme
geben ein beredtes Zeugnis von der kontinuierlichen
Umgestaltung der Kontinente durch oberflachlich
flieBendes Wasser.
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Kasten 4.2 Grundwassernutzung

Wasser ist fiir den Menschen der wichtigste Rohstoff. Seit
die Oberflachengewasser zunehmend kontaminiert sind,
muss er seinen Bedarf bevorzugt aus dem Grundwasser
decken. Insbesondere in dicht bevélkerten Regionen ist
aber inzwischen auch das Grundwasser von anthropogener
Verunreinigung betroffen. Naturliche Verunreinigungen,
z. B. fiir uns gesundheitsschadliche Keime, aber auch
mancher anthropogener Kontaminant, konnen auf
naturlichem Wege aus dem Wasser herausgefiltert werden,
indem das Wasser durch einige Meter Sand versickert. Bei
der ErschlieBung von Wasservorraten sind also zunachst
die Grundwasserqualitat und seine Harte zu bestimmen.
Vor einer Nutzung ist sicherzustellen, dass eine nattirliche
Wiederauffiillung des Vorrats erfolgt, die ggf. durch

eine nachtrégliche Versickerung wieder aufbereiteten
Brauchwassers erganzt werden kann. Insgesamt wird

die Speisung von Grundwasservorraten von ihrem
klimatischen und geologischen Rahmen kontrolliert.
Eine der Aufgaben der Hydrogeologie ist es, die GroRe
und Form des Einzugsgebietes und die Stromungen

des Grundwassers sowie die HaushaltsgréBen in Form
von Niederschlagsmengen, Raten von Versickerung

und Verdunstung oder des Zuflusses aus Fllissen in das
betrachtete Gebiet zu bestimmen. Auf der Grundlage

der gewonnenen Daten kann schlieB8lich die zuldssige
Entnahmemenge festgelegt werden.

Das Gebiet Deutschlands verfiigt tiber eine jahrliche
Dargebotsmenge von 176 Mrd. m? (@ Tab. 4.3).

Der jahrliche Wasserbedarf belduft sich in Deutschland
auf ca. 25 Mrd. m3.Im Jahr 1991 lag die &ffentliche
Wasserentnahme noch bei etwa 46 Mrd. m3. Das entspricht
einem Ruickgang um 46 %. Der tagliche Verbrauch pro
Einwohner lag 1991 bei 1441, im Jahr 2013 lag er bei nur
noch 121 I. Insgesamt ist der Verbrauch fiir die &ffentliche
Wasserversorgung deutlich niedriger als derjenige von
Energieversorgern und Industrie (B Tab. 4.4).

B Tab.4.3 Generelle Wasserbilanz fiir Deutschland
(2013) (Quelle: Umweltbundesamt 2017)

HaushaltsgroRe Zufuhrrate (10° m3a™’)

Niederschlag 276
Verdunstung -180
Zufluss in Fltssen 80
Wasserdargebot 176
insgesamt

Abfluss aus dem -118

Bundesgebiet
Nettobilanz 58
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Der groBte Teil der 6ffentlichen Wasserversorgung wird
auch heute noch durch Quell- und Grundwasser gedeckt
(B Tab. 4.5). Beispielsweise enthalten die Sand- und
Schotterfiillungen der pleistozénen Urstromtéler im
Untergrund von Leipzig, Hamburg und Berlin gro3e
Vorrate. Die Daten zeigen aber auch, dass der groB3te Teil
des Wasserbedarfs von Industrie und Energiewirtschaft
Uiber die selbstversorgende Férderung befriedigt wird.
Die Gewinnung durch Uferfiltrate sowie die kiinstliche
Grundwasseranreicherung nehmen zu. Bei der Gewinnung
durch Uferfiltrat wird der Grundwasserspiegel im
Uferbereich von Fliissen und Seen abgesenkt und so ein
hydraulisches Gefélle erzeugt, das zum Einsickern von
oberirdischem Wasser in das Grundwasser fihrt. Bei der
kiinstlichen Grundwasseranreicherung wird das Wasser
aus oberirdischen Gewassern gefordert, einer Aufbereitung
unterworfen und dann in Teichen, Grében oder Leitungen
zur Versickerung gebracht. Dieses Wasser muss dann vor
der Nutzung erneut aufbereitet werden. Unterirdische
Kavernen kdnnen dabei als Wasservorratsraume dienen.

B Tab. 4.4 Wasserbedarfin Deutschland 2013
(Quelle: Umweltbundesamt 2017)

Entnehmer Bedarf (10° m3a")
Kihlwasser ftir 13,6
Warmekraftwerke

Industrie und Bergbau 6,10

offentliche 5,05
Wasserversorgung

Landwirtschaft 0,29

Deutschland gesamt 25,04

B Tab. 4.5 Jahrliche Gewinnung der 6ffentlichen
Wasserversorgung in Deutschland 2013 (Quelle:
Umweltbundesamt 2017)

Reservoir Wassergewinnung
(10°m3a")
Grund- und 3,50

Quellwasser
Oberflichenwasser* 1,1
Uferfiltrat 0,43

Gesamtmenge 55

* Fluss-, Seen- und Talsperrenwasser sowie
angereichertes Grundwasser
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Aus den Daten in @ Tab. 4.1 ldsst sich errechnen, dass
nur knapp 15 % des Oberflichenwassers, das dem
gemeinsamen Reservoir der Fliisse und Seen ange-
hort, tatsachlich in den Fliissen flief3t; der groflere
Teil, 85 %, ist in den Seen zumindest zwischengespei-
chert. Seen sind zu unterscheiden in SiiBwasserseen,
die tiber einen in der Regel kontinuierlichen Zu- und
Abfluss verfiigen, und meist abflusslose Salzwasser-
seen (> Abschn.5.2). Trotz dieses Ungleichgewichtes
in der Verteilung zugunsten der Seen wird der bedeu-
tendere Teil der geologischen Arbeit durch das flie-
Bende Wasser geleistet.

Wasser ist wie auch die Luft ein Newtonsches
Fluid (» Kasten 5.1). Die gemeinsame Eigenschaft
dieser Fluide ist, dass sie ihre Form unter der Ein-
wirkung kleinster duf8erer Krifte solange dndern,
d. h. dass Wasser solange flief3t, wie diese Krafte
wirken. Wasser stromt einen Hang aufgrund der
Schwerkraft hinab, dabei wandelt sich potenzielle
Energie in kinetische Energie um. Fluide konnen
laminar oder turbulent fliefen. Welche dieser
beiden Flieformen auftritt, hingt ab von der
Geschwindigkeit, vom Querschnitt eines Flusses,
sowie von der Viskositat des Fluids. Da Wasser eine
sehr niedrige Viskositat hat, flief3t es in Biachen
und Flissen in der Regel turbulent (8 Abb. 4.12,
» Kasten 5.1).

O Abb.4.12 Die Wasserbewegung
kann man sich durch FlieBlinien
veranschaulichen. In Flissen und
Bachen ist das FlieBen dadurch
gekennzeichnet, dass die FlieBlinien

43 Eis

Ein bedeutender Teil der Niederschldge auf der
Erde féllt als Schnee, im glazialen Klimareich
konnen diese Niederschlige auch iiber geologisch
lange Zeitraume als Eis gebunden werden. Etwa
10 % der Erdoberfliche sind heute von Eis bedeckt.
Dieses enthdlt ca. 75 % allen Stilwassers der Erde
(B Tab.4.1). Schnee fillt gleichermaflen auf Festland
und Meere. Nur im Hochgebirge oder in den Polar-
gebieten, in denen der Schneefall gegentiber dem
Abtauen im Jahresgang tiberwiegt, akkumuliert er
zu grofSeren Mengen. Oberhalb der Schneegrenze
taut der Schnee auch im Sommer nicht vollstindig
ab. Die Hohenlage der Schneegrenze hangt von der
Temperatur und von der Niederschlagsmenge ab
und unterliegt jahrlichen Schwankungen. Als oro-
grafische Schneegrenze markiert sie die hochste
Position im Sommer, als klimatische Schneegrenze
die durchschnittliche Lage tiber ldngere Zeitrdume.
Thre hochsten Hohen erreicht die Schneegrenze
daher nicht am Aquator, wo sie bei ca. 5000 m liegt,
sondern etwa bei 30° Breite im Bereich der nieder-
schlagsarmen Klimagiirtel unterhalb der gemeinsa-
men Abwirtsstromung zwischen Hadley- und Fer-
rel-Zellen (8 Abb.2.2). In den inneren Regionen der
Kontinente liegt sie in etwa 6500 m Hohe. In den

nicht wie bei laminarem Flie3en IO P I

schlicht nebeneinanderliegen,

sondern wirbelig miteinander

verflochten sind. Das wesentliche

Merkmal dieses turbulenten

FlieBens besteht darin, dass die a
Wasserteilchen sich auch senkrecht

zur Hauptstrdmung bewegen. Eine

Strdomung ist daher nicht nur in ihrer

FlieBrichtung, sondern auch quer dazu b
geologisch wirksam W\—

S~ Prallhang

Gleithang

Prallhang
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O Abb.4.13 Hohenlage der Schneegrenze in der
nordlichen Hemisphére

hoheren Breiten sinkt die Hohenlage der Schnee-
grenze. In den Alpen liegt sie zwischen 2600 und
3100 m, in Skandinavien in etwa 1000 m Héhe.
In Polnédhe befindet sie sich am Meeresspiegel
(8 Abb.4.13). Diese Werte richten sich nach den heu-
tigen Klimaverhéltnissen. Insbesondere die Senkung
der durchschnittlichen Sommertemperaturen, aber
auch eine Zunahme der jéhrlichen Schneefallmen-
gen wiirde eine Verlagerung der Schneegrenze in
niedrigere topografische Hohen und geografische
Breiten herbeifithren. Wiahrend der letzten Ver-
eisung war die Ausbreitung der polaren Gletscher
entsprechend auf eine Bedeckung von 32 % der Erd-
oberflidche angestiegen (B Abb. 2.6).

Frisch gefallener Schnee ist eine lockere Abla-
gerung und entspricht einem Lockergestein. Nach
der Ablagerung verdndert sich der Schnee mit der
Zeit, er erfahrt eine diagenetische Verdnderung
(vgl. » Abschn.8.1). Unter dem Auflastdruck spater
abgelagerten Schnees wird die urspriinglich lockere
Lagerung der Schneekristalle im Zuge der Verfir-
nung durch innere Sublimation, Aufschmelzen,
Einsickern und Wiedergefrieren von Wasser zuneh-
mend verdichtet, wahrend der Luftgehalt sinkt und
die Schneekristalle grofer werden (8 Tab. 4.6). So
geht der Neuschnee iiber den Firn langsam in Glet-
schereis tiber, das nun einem Festgestein entspricht.
Die Firnlinie markiert die Grenze zwischen mindes-
tens einjahrigem Firn und dem unterlagernden Eis-
korper. Trotz der Verfirnung bleibt die urspriingliche
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O Tab. 4.6 Anderungen von Dichte, Luftgehalt und
KorngréBe im Verlauf der Verfirnung (aus Zeil 1990)

Dichte Luftgehalt  KorngrdBe
gcm3 Vol.-% der
Kristalle
Frischer 0,05-0,1 90 0,1 mm
Schnee
Firn 0,5-0,6 40 T mm
WeiBes 0,8 10 Mehrere
Gletschereis cm
Blaues 0,9 2 Mehrere
Gletschereis cm

jahreszeitliche Schichtung auch im Gletschereis
erhalten.

Gletscher haben ein Nahrgebiet oberhalb der
Schneegrenze, in dem die Akkumulation von Schnee
iberwiegt, sowie ein Zehrgebiet unterhalb der
Schneegrenze, in dem die Ablation durch Schmel-
zen und Verdunsten stattfindet (8 Abb. 4.14). Im
Winter wachsen Gletscher, da sie von neuem Schnee
bedeckt werden. Im Sommer schrumpfen sie, denn
zumindest ein Teil des Eises im Zehrgebiet sowie ein
Teil des neuen Schnees schmilzt. Wachstum oder
Schrumpfung eines Gletschers iiber lingere Zeit-
raume ergeben sich aus dem Verhiltnis von Akku-
mulation und Ablation. Die Rate der Akkumulation
ergibt sich aus der Menge von Wasser, um die ein
Gletscher in Form von Eis in einem bestimmten Zeit-
raum zunimmt, diejenige der Ablation beschreibt
den Verlust an Eis. Gletscher geméafigter Klimate
schrumpfen hauptséchlich durch Schmelzen, polare
Gletscher durch Abbrechen von Eisbergen. Orografi-
sche und klimatische Faktoren schaffen in diesem
Rahmen eine Reihe von Gletscherformen.

4.3.1 Gletschertypen

Die Gebirgsgletscher passen sich dem vorgegebe-
nen Relief hoherer Gebirgsregionen an und gleiten
von dort in einem Tal als Talgletscher abwirts.
Mehrere ineinander miindende Talgletscher bilden
im Gebirge ein Eisstromnetz (8 Abb.4.15), vor dem
Gebirge einen Vorlandgletscher.
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(a) Langsschnitt durch einen Talgletscher. Im Nahrgebiet akkumuliert Schnee und wird im Zuge der Kompaktion

zu Eis transformiert. Das Eis gleitet iber die Gleichgewichtszone, in der sich Akkumulation und Ablation die Waage halten,

abwarts. Unterhalb der Gleichgewichtszone streichen die FlieBlinien an der Oberfldche des Gletschers aus, es findet Ablation
statt. Die Geschwindigkeit der laminaren Eisgleitung ist an der Basis eines Gletschers gering und nimmt mit der Dicke des Eises
nach oben langsam zu. (b) Stark Giberhdhter Querschnitt durch eine Inlandeiskappe. Im zentralen Bereich der Eiskappe wird
Eis entsprechend seiner jahreszeitlichen Schichtung in horizontaler Lagerung erhalten. Die Machtigkeit der Schichten nimmt
nach unten durch die kompaktierende Wirkung der steigenden Auflast ab und kann sich um mehr als das 100fache verringern.

Seitlich gleitet das Eis ab. Am Ubergang zum Meer kalben Gletscher und es entstehen Eisberge

Die polaren Eiskappen iiberdecken demgegen-
tiber als schild- oder domférmige Korper die Pol-
regionen der Erde. In Gronland oder der Antark-
tis bedecken sie ganze Festlidnder als Inlandeis. Das
gronlidndische Inlandeis erreicht eine Dicke von
mehr als 3 km. Es ruht in einer flachen Felsschissel
(B Abb.4.16), deren Boden von der Eislast herabge-
driickt bis unter den Meeresspiegel reicht (Glazioi-
sostasie, siche @ Abb. 9.14). Vom Rand des Inland-
eises gehen zungenférmige Ausflussgletscher aus,
deren Eismassen mit Geschwindigkeiten von meh-
reren Metern pro Tag gleiten. Die arktische Eis-
kappe erstreckt sich iiber weite Teile der nordpola-
ren Meere sowie die nordlichen Auslaufer Nordame-
rikas. Das Inlandeis der Antarktis erreicht eine Dicke
von mehr als 4.000 m. In der Westantarktis schiebt
es sich als Ausflussgletscher auf das Meer hinaus und
bedeckt die grofien Buchten des Rossmeeres und der

Wedellsee weitgehend mit einer ebenen Eisdecke,
dem Schelfeis. Demgegeniiber wird die nicht fest-
landsgebundene Eiskappe des Nordpols als Meereis
bezeichnet. Von den Randern des Schelfeises, des
Meereises und der polaren Eiskappen kdnnen
groflere Eismassen abbrechen und von den Meeres-
stromungen und Winden als Eisberge weit verdrif-
tet werden.

Uber 80 % des rezenten Eisvolumens auf der
Erde ist im antarktischen Inlandeis enthalten, das
knapp 90 % der von Eis verhiillten Fliche bedeckt
(8@ Tab. 4.7). Demgegentiber fallt das gronlandi-
sche Inlandeis kaum ins Gewicht. Wahrend der
spatpleistozdnen Vereisungsperiode waren die
von Eis bedeckte Fliche sowie das Eisvolumen
mehr als doppelt so grof3 wie heute (B Abb. 2.6).
Wiirde das gesamte rezente Eis abschmelzen, so
nihme die Wassersdule um 77 m H6he zu. Unter
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B Abb.4.15 (a) Das Kerbtal

des Franz-Josef-Gletschers auf

der Sudinsel Neuseelands. (b)
Gletscherstrome in Alaska (Bildrechte:
Foto - J.H. Schroder)

Beriicksichtigung des isostatischen Ausgleichs der
Lithosphérenplatten unter dieser zusatzlichen Last
(» Abschn.9.2) tibersetzt sich dies in einen tatsdch-
lichen Anstieg des Meeresspiegels um 54 m (siehe
» Abschn.15.1).

4.3.2 Gletscherbewegung

Gletscher bewegen sich aufgrund der Wirkung der
Schwerkraft (8 Abb. 4.17). Eisakkumulationen von
mehr als 60 m Dicke zerfliefen bereits unter ihrem
eigenen Gewicht. Von Bedeutung ist jedoch auch
die Temperaturverteilung im Gletscher in Funk-
tion seiner geografischen Position. Polare Gletscher
sind bis zu ihrer Basis durchgefroren und bewegen
sich iiber einen von Dauerfrost gepriagten Unter-
grund, der einen erheblichen Reibungswiderstand

darstellt. Die Temperatur von Gebirgsgletschern
gemifligter Klimate hingegen ist an der Gletscher-
basis aufgrund der Eisauflast nahe dem Schmelz-
punkt (8 Abb.4.3), das unterlagernde Gestein befin-
det sich nicht im Dauerfrost. Daher kann sich hier
unter dem Auflastdruck der Eismasse ein Schmelz-

wasserfilm bilden, der das Gleiten durch Minde-
rung des Reibungswiderstandes erleichtert bzw.
beschleunigt. Drei Arten der Bewegung werden
daher unterschieden.

Bei der einfachen Kriechgleitung tiber gefrore-
nen Untergrund wird jeder Eiskristall entlang von
Gleitflichen deformiert, welche zur basalen Ebene
der Kristallgitter parallel verlaufen. Diese Glei-
tung in jedem einzelnen Kristall summiert sich
aufin die gesamte Kriechgleitung eines Gletschers,
die langsamem laminarem FlieBen entspricht
(8 Abb. 4.14a). Der Gletscher passt sich seinem
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B Abb.4.16 Karte des gronlandischen Inlandeises mit Linien gleicher Méchtigkeit (Isopachen). Das Profil durch seinen
stdlichen Teil ist stark Gberhoht

Antarktis 13,3 1,8 24,0
Gronland 1,7 1,6 2,7
Alle anderen - - 1,3
Alle rezenten Eiskorper 15,0 1,8 27,0

Pleistozéne Vereisung 40,8 1,9 77,5
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Eisflux (m2a)

100

B Abb.4.17 Karte des Eisfluxes des antarktischen
Inlandeises. Das antarktische Inlandeis erreicht im Zentrum
der Ostantarktis Machtigkeiten von tiber 4000 m. Aus

den zentralen Akkumulationsregionen bewegt sich

das Eis langsam nach auBen und wird auf diesem Wege
beschleunigt. In randnahen Regionen, bei Eisméchtigkeiten
von etwa 1000 m, erreicht das Eis Geschwindigkeiten von
500 m a™'. Tritt es als Schelfeis aufs Meer hinaus, kénnen
Geschwindigkeiten von mehr als 1.500 m a™! erreicht werden.
Die weif3e Linie markiert die ,grounding line’, entlang derer
das vom Festland gegen das Meer abstromende Eis vom
Untergrund abhebt, aufschwimmt und zum Schelfeis wird.
Eisstrome sind schwarz gehalten (Bildrechte: verandert nach
Martin et al. (2010)

Bett an, die Stromungsgeschwindigkeit nimmt von
der Sohle zur Oberfliache sowie vom Rand zur Mitte
zu. Befindet sich die Temperatur des Unterlagers
tiber dem Gefrierpunkt, wird die Kriechgleitung
ergianzt durch eine Gleitung des gesamten Glet-
schers entlang der Gletscherbasis, welche zusitz-
lich durch den bereits erwihnten Schmelzwasser-
film erleichtert werden kann. Im dritten Fall findet
zusitzlich zu dieser kombinierten Bewegung noch
eine Deformation subglazialer Sedimente statt, die
ihrerseits zu Gleitung und Geschwindigkeit bei-
tragt. Polare Eismassen bewegen sich vorwiegend
durch Kriechgleitung, wihrend die anderen beiden
Modi fiir Gebirgsgletscher gemafiigter Breiten
typisch sind.

Allerdings ist es schwierig, das relativ rasche Vor-
riicken kaltzeitlicher Eiskappen, das nicht in dem
Mafle schwerkraftgetrieben war, wie es heute noch
bei Gebirgsgletschern der Fall ist, allein mit diesen
Mechanismen zu erkldren. Jiingere Forschungen

& 4

zeigen, dass die Stirnen der insgesamt vorriicken-
den Eiskappen wiederholt von Riickzugsereignissen
betroffen waren. Erneute Vorstf3e erfolgten dann
héufig auf Scherflidchen tiber stagnierende Eiskor-
per des vorherigen Vorstofles hinweg und erreich-
ten recht hohe Vorstof3raten, da die Reibung an der
Basis sehr gering war.

Das eben genannte plastische Flief8en kann sich
auf die unteren Lagen des Gletschers beschrin-
ken, tiber welche die sprode Oberschicht dann als
starre Masse hinweggleitet. Diese Schollenglei-
tung diirfte erkldren, dass die durchschnittlich
10-30 cm pro Tag messende Fliefgeschwindig-
keit des gronldndischen Inlandeises in den schma-
len Ausldssen der westgronldndischen Fjorde
stark anwachsen kann. Kurzzeitiges Anwachsen
der Geschwindigkeit eines Gletschers wird als
Eissurge bezeichnet. In der schnellsten bekann-
ten Eismasse wurde in Gronland eine Geschwin-
digkeit von bis zu 7 km pro Jahr gemessen, dies
entspricht etwa 80 cm h!! Die Geschwindigkeit
eines Gebirgsgletschers liegt im Allgemeinen bei
einigen cm pro Tag und kann in einem Eissurge
auf mehr als 1 m pro Tag ansteigen. Bis zu 60 % der
Bewegung eines Gebirgsgletschers kann entlang
von Gleitbahnen stattfinden.

Uberféhrt der Gletscher kleinere oder grofiere
Unebenheiten des Geldndes, bildet das Eis soge-
nannte Eishocker oder Eiskuppeln aus. Im relativ
starren Gletschereis treten bei der Bewegung
und insbesondere an Geldndestufen Querspalten
senkrecht zur Bewegungsrichtung auf. Eine seit-
liche Ausbreitung des Gletschers entspricht einer
Dehnung und fithrt zur Bildung von Léngsspal-
ten. Die Verlangsamung der Gletscherbewegung
entlang des Kontaktes zum umgebenden Gestein
wird durch mit 45° stromaufwirts orientierten
Randspalten kompensiert. Parallel zur Basis ent-
stehen Scherrisse, auf denen sich der hohere Teil
des Gletschers iiber den tieferen vorschiebt. Folgen
die Scherrisse dabei der Firnschichtung, werden die
Schichten zum Blaublattgefiige ausgewalzt. Dieser
lagige Wechsel von weiflem luftreichem und blauem
luftarmem Gletschereis ist vor allem in Bruchfli-
chen entlang der abschmelzenden Gletscherfront
gut erkennbar (8 Abb. 4.18).
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B Abb.4.18 Schichtung im Franz-Josef-Gletscher auf der
Stidinsel Neuseelands
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5.1 Abtragung und
Landschaftsformen

In » Kap. 3 haben wir gezeigt, wie die unterschied-
lichen Verwitterungsformen einen bestehenden
Gesteinsverband in feste und I6sliche Anteile zer-
legen. Die nun beweglich gewordenen Stoffe unter-
liegen der Abtragung, die hauptsichlich von der
Schwerkraft gesteuert wird. Man unterscheidet zwi-
schen Erosion und Denudation. Unter Erosion ver-
steht man lokal wirksame Vorgénge des Abtranspor-
tes von Feststoffen durch Hangrutschungen, Wind-
abrieb, flielendes Wasser oder durch Eis. Die Denu-
dation kombiniert diese flachenhafte Abtragung
der Festlinder mit der Wirkung der chemischen
Verwitterung.

Denudation und Erosion nivellieren die
bestehende morphologische Gliederung der Fest-
landsoberflache in Gebirge und Niederungen (s. a.
» Kasten 5.4). Die Einebnung von Gebirgen erfolgt
tiber lange geologische Zeitraume. Betrachten wir
die morphologische Gliederung des deutschen Teils
von Mitteleuropa, so zeigt sich eine Einteilung in
das Hochgebirge der Alpen, das Hohen von knapp
3000 m erreicht, den Bereich der Mittelgebirge mit
Héhen von bis zu 1500 m und die Niederungen,
die ihre grofiten Ausdehnungen im norddeutschen
Tiefland etwa in H6he des Meeresspiegels errei-
chen. Weiterhin besteht ein Unterschied im Relief
der Alpen, mit ihren hoch aufragenden Berggipfeln
und den tief eingeschnittenen Télern, sowie den Mit-
telgebirgen, z. B. dem Rheinischen Schiefergebirge
oder dem Harz, die eine deutlich mildere Morpho-
logie aufweisen.

Die Alpen sind ein junges Gebirge und wurden
im Verlauf der vergangenen ca. 20 Mio. Jahre heraus-
gehoben. Thre Denudation hat im Sinne geologischer
Zeitraume gerade erst begonnen.

Die Bildung der variszischen Gebirge endete im
Oberkarbon vor etwa 300 Mio. Jahren mit der varis-
zischen Orogenese (> Abschn. 14.1). Danach wurde
das Orogen weitgehend eingeebnet und von den
Sedimenten des Mesozoikums bedeckt. Erst in der
Oberkreide und im Kénozoikum stiegen die varis-
zisch geprigten Mittelgebirge im Zuge modera-
ter Hebung wieder auf. Seither modellierte die
Denudation ihre uns vertraute Oberfldchengestalt
heraus.

Selbstverstindlich sind die Raten von Denuda-
tion und Erosion, also der Abtrag pro Flache und
Zeiteinheit, weiterhin abhdngig von den klimati-
schen Verhiltnissen, die auch im kontinentalen
Maf3stab einer deutlichen Gliederung unterliegen.
Im Periglazial ist es das Bodenflief3en, in den Tropen
die tiefgriindige chemische Verwitterung, in den
semiariden Gebieten sind es die Schichtfluten, die
einen besonders raschen Abtrag herbeifiithren (siehe
unten). Allerdings zeigen Modellrechnungen, dass
selbst die hochsten Gebirge wie der Himalaya spa-
testens nach Ablauf von 200 Mio. Jahren eingeebnet
wiirden, gibe es nicht die endogenen Prozesse der
Plattentektonik einschlief3lich der Gebirgsbildung,
die durch wiederholte Erneuerung des kontinentalen
Reliefs der vollstaindigen Einebnung entgegenwir-
ken. Allerdings geht die Denudation von Gebirgen
oft rascher vonstatten. Das eben erwahnte variszische
Gebirge in Mitteleuropa war bereits nach 50 Ma in
der Trias soweit abgetragen, dass das Meer tiber Teile
seines Erstreckungsgebietes Vordringen konnte. Den
relativ niedrigen Denudationsraten ganzer Gebirgs-
systeme stehen sehr viel hohere Raten einzelner mor-
phologischer Elemente gegeniiber. Hohe Vulkan-
bauten, die hdufig aus grofien Mengen vulkanischen
Lockermaterials bestehen, konnen bei geeigneten
Bedingungen innerhalb weniger Millionen Jahre
vollstandig eingeebnet werden.

Obwohl in Bichen und Fliissen nur etwa
0,003 % der oberflichennahen Wassermenge stromt
(B Tab. 4.1), stellt das flielende Wasser den bei der
Abtragung wirkungsvollsten Faktor dar. Regen-
und Schmelzwasser sammeln sich in einer Vielzahl
kleiner Rinnsale, die in grolere Rinnen miinden und
sich schliefllich zu Bachen und Fliissen vereinigen
(B Abb.4.10).

Die Menge an lockerem Gesteinsmaterial, die
durch Erosion aus einem Liefergebiet als Detritus
fortgefithrt wird, ist somit abhdngig vom lokalen
Klima, der Dichte der Vegetationsdecke, dem Relief
sowie der Verwitterbarkeit des Untergrundes. Der
Sediment-Ertrag eines Gebietes ist die Sediment-
menge pro Flicheneinheit und Jahr, die der Denu-
dation durch die Verwitterung zur Verfiigung
gestellt wird (8 Abb. 5.1). Der Ertrag hingt seiner-
seits von der Niederschlagsmenge und der Dichte
der Vegetationsdecke ab. In den Kernwiisten fallen
kaum Niederschldge, und obwohl eine den Boden
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Vegetationsdecke (Bildrechte: nach Schumm 1968)

haltende Pflanzendecke fehlt, ist der Sediment-Er-
trag sehr gering. Mit zunehmenden Niederschlags-
mengen steigt zwar die Dichte der Vegetationsde-
cke, sie bleibt aber noch zu diinn, als das sie den
Boden gegen die steigende Erosionskraft der Nieder-
schlédge schiitzen konnte. Entsprechend steigen die
Ertragsraten. Werden schlieSlich die Niederschldge
so hoch, dass sie eine geschlossene Pflanzendecke
erndhren konnen, so nimmt die Wirkung der stei-
genden Niederschldge ab und mit ihr die Ertrage.
Bewaldete Gebiete sind am besten in der Lage, trotz
hoher Niederschlagsraten die Boden gegen Erosion
zu schiitzen. In Mitteleuropa werden wiesenbedeckte
Hiénge etwa drei Mal so rasch wie bewaldete denu-
diert. Erst in Gebieten sehr hoher und jahreszeitlich
wechselnder Niederschlagsraten wie den Monsun-
gebieten (» Abschn.2.3 und @ Abb. 2.4) iiberwindet
die Erosionskraft des abflieflenden Wassers die hal-
tende Wirkung der Vegetation und die Ertragsraten
nehmen wieder zu (B Abb. 5.2, 5.3). Neben den Fest-
stoffen fithrt das Wasser die bei der chemischen Ver-
witterung leichter 16slichen Gesteine wie Gips und
Kalk als Losungsfracht mit sich fort.

Die Denudation fithrt somit iiber die Fluss-
systeme zu einer grof3volumigen Umlagerung
von geldsten Substanzen und Gesteinsschutt in
Becken auf dem Festland sowie vom Festland ins
Meer. Dabei ist die Menge des Feststoffeintrags
ins Meer nur bedingt abhéngig von der Grofle des
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B Tab. 5.1 Jihrlicher Sedimenteintrag in die Ozeane
(nach Milliman & Meade 1983)

Festlandsregion Sedimenteintrag (Mio. t a’l)

Asien 6349
Ozeanien 3000
Stidamerika 1788
Nordamerika 1020
Afrika 530
Zentralamerika 442
Europa 230
eurasische Arktis 84
Australien 62
Summe 13.505

Einzugsgebietes. Genaue Messungen des Eintrags
liegen nur von wenigen Fliissen vor, die im Folgen-
den genannten Zahlen verstehen sich als Schatz-
werte. Hohe Eintragsraten vom Festland ins Meer
sind vor allem abhéngig von der giinstigen Kombina-
tion aller Faktoren, die den Sediment-Ertrag beein-
flussen. Am hochsten sind diese Raten in Asien, wo
die Fliisse zwischen Pakistan und Korea knapp die
Hilfte des Sedimenteintrags aller Festlander in die
Meere liefern (8 Tab. 5.1 und @ Abb. 5.2). Diese Sedi-
mentmenge reprasentiert vor allem die im humiden
Klima durch die Denudation bereitgestellten Schutt-
massen des Himalaya und 6stlich anschliefSender
Hochgebirge. Ebenfalls recht hohe Eintragsraten
hat das ausgedehnte Gebiet zwischen Indonesien
und Japan unter Einschluss von Neuseeland, in dem
hohe Niederschlagsraten in vielen Fallen leicht ero-
dierbares vulkanisches Lockermaterial mobilisieren
(B Abb. 5.3). Im Gegensatz dazu werden aus Europa
und den Amerikas trotz grofler Einzugsgebiete nur
vergleichbar geringe Sedimentmengen in die Meere
umverteilt.

5.1.1 Landschaftsformen

Die exogenen Krifte streben tiber die Abtragung
von Reliefunterschieden eine ausgeglichene Land-
schaftsoberfliche an. Allerdings schreitet der Abbau
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B Abb.5.2 Jihrlicher Sedimenteintrag der Festlénder in die Ozeane. Die Breite der Pfeile veranschaulicht die eingebrachte
Sedimentmenge, die nebenstehenden Zahlen geben den jéhrlichen Eintrag in Mio. t wieder. Die flachigen Signaturen
bezeichnen den jahrlichen Sediment-Ertrag der wichtigsten Einzugsgebiete bezogen auf einen km?. Aus der Verteilung

der Einzugsgebiete und der Richtung ihrer Entwéasserung und damit des Denudationstransportes ergibt sich weiterhin die
ungeféhre Lage der wichtigsten kontinentalen Wasserscheiden (Bildrechte: nach Milliman & Meade 1983)

B Abb.5.3 Heftige Regenfélle berauben die Bergflanken der Stidalpen in Neuseeland groB3flachig der Bodenbedeckung

und Vegetation. Im Zuge der Denudation rutschten ganze Walder ab, die nur langsam abbaubaren Baumstamme sammeln

sich am Boden der Kerbtaler. Die Stidalpen markieren die Grenze zwischen der pazifischen und der australischen Platte. Die
Gebirgsbildung der Stidalpen ist das Ergebnis kompressiver Bewegungen an der Plattengrenze, die zu sehr rascher Hebung des
Orogens fiihren (s. » Abschn. 10.4)
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eines Reliefs nicht an allen Orten gleich voran, da die
Widerstandsfihigkeit der Gesteine gegen Verwitte-
rung und Abtragung je nach Lithologie und Klima-
zone schwankt. Der im humiden Klima relativ leicht
losliche Gips streicht hier wegen der wirksamen che-
mischen Verwitterung kaum an der Oberfldche aus.
Er wird bereits durch unterirdische Losung im Zuge
der Subrosion abgebaut. Unter ariden Klimabedin-
gungen erweist sich der Gips hingegen als recht resis-
tent gegen die dominante physikalische Verwitterung
und bildet Gelindestufen oder Hartlinge. In semiari-
den Gebieten bilden sich unter giinstigen Umstin-
den sogar Diinen aus Gipsstaub. Auch dichte Basalte
widerstehen dem glazialen Klima lange, in den
Tropen verwittern sie rasch zu Latosolen oder Late-
riten (> Abschn. 3.3). In der glazial geprigten Land-
schaft Skandinaviens erheben sich Kalksteinablage-
rungen als Bergrippen tiber die Grundgebirgsfliche,
da Gletscher den massigen Kalk weniger angreifen
konnten als die an sich hérteren, aber starker gekliif-
teten Tiefengesteine und Metamorphite. Weitere
Aspekte der eiszeitlich geprigten Landschaften
besprechen wir in » Abschn. 5.4 zusammen mit den
glazigenen Ablagerungen.

In ariden Gebieten fallen Niederschldge nur epi-
sodisch, dann aber hiufig in heftigen Giissen. Die
kurzfristig fallenden grofien Niederschlagsmengen
flief3en fast ausschliefilich als ausgedehnte Schicht-
flut (» Kasten 5.1) oberflachlich ab und mobilisieren
dabei erhebliche Volumina an Verwitterungsschutt.

O Abb.5.4 Zeugenbergeinder
agyptischen Sahara, die als Reste
flachig abgetragener mariner Kalke
und Mergel der Kreidezeit die
eingeebnete Wiistenoberflache
Uiberragen (Bildrechte: Foto -

H. Kontny)
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Die erodierende Wirkung stromenden Wassers fiithrt
bei lang anhaltender Denudation in aridem wie
humidem Klima zur Eintiefung und Verbreiterung
von V-formigen Kerbtélern. Bewegt sich ein Glet-
scher durch ein Kerbtal, so formt er es durch basale
und seitliche Erosion in ein U-férmiges Trogtal um.
Insgesamt wird die Landoberfliche so durch grof3-
flichigen Abtrag zunehmend zergliedert und ent-
sprechend der neuen Gleichgewichtsverhiltnisse
mit Bezug auf die regionale oder die Haupterosions-
basis (» Abschn. 4.2) des flieflenden Wassers tiefer
gelegt. Nur noch die wie Inseln aufragenden Insel-
oder Zeugenberge erheben sich als widerstandsfé-
hige Reste iiber die Rumpffliche und weisen auf die
ehemalige Landoberfliche und die inzwischen ero-
dierten Gesteine hin (B8 Abb.5.4).

Viele Landschaften, wie z. B. die siiddeutsche
Schichtstufenlandschaft, sind gepragt durch recht
eben geschichtete, aber tektonisch leicht verkippte
Abfolgen unterschiedlich harter Sedimentgesteine.
Die weniger resistenten Schichtpakete werden bevor-
zugt abgetragen und bilden weiche Gelindeformen
aus, wihrend die hirteren, widerstandsfidhigeren als
Hartlinge oder Schichtstufen morphologisch her-
vortreten (B Abb.5.5).

Wie eingangs bereits erwéhnt, findet Abtrag nicht
nur an der Oberfliche statt. Die Losung von Kalk-
steinen, Dolomit und Gips fithrt im Untergrund zur
Bildung von einzelnen Hohlen, die im Karst zu ausge-
dehnten Hohlensystemen vernetzt sind (B Abb. 5.6a
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B Abb.5.5 Schichtstufenlandschaft
bei Hechingen, Schwébische Alb.
Resistente Kalke des Weil3jura
(Oberjura) bilden die obere
Schichtstufe (Bildrechte: Foto -

P. Prinz- Grimm)

und » Abschn. 3.2). Eindrucksvoll sind die Tropf-
steinhohlen, deren hingende Stalaktiten und ste-
hende Stalagmiten bei langsamer CO,-Abgabe aus
dem herabtropfenden, an CaCO, gesittigten Sicker-
wasser ausgeschieden werden (8 Abb. 3.13). Karst-
grundwasser kann die Karsthohlen teilweise oder
zur Gédnze ausfillen (» Abschn. 4.1). Schreitet die
Losungsverwitterung von der Oberfliche in die
Tiefe fort, und wird die Losungsfracht dem Grund-
wasser zugefiihrt, so bilden sich anndhernd kreis-
runde Losungstrichter, die Losungsdolinen. Stiirzt
das Dach einer Karsthohle ein, so entsteht eine Ein-
sturzdoline (B Abb. 5.6b).

5.1.2 Von der Erosion zur Ablagerung

Die morphologisch hochsten Erhebungen, die
Gebirge, werden bevorzugt von Denudation und
Erosion angegriffen. Das zerlegte, feste Gesteinsma-
terial kann rutschend, gleitend, rollend und fallend
im Zuge gravitativer Massentransporte in Schutt-
kegeln zu Tale befordert (» Kasten 5.1) oder durch
stromendes Wasser bewegt werden (» Kasten 5.2).
Trotz des geringen Anteils der Fliisse an der gesam-
ten Wassermenge auf der Erde (B Tab. 4.1), sind es
gerade sie, die den grofiten Teil der Arbeitsleistung
bei Erosion und Abtransport des erodierten Mate-
rials vollbringen. Im tropisch-ariden und glazia-
len Klimareich tritt noch der Abtransport durch

Winderosion hinzu. Im Zuge der Erosion werden
die durch die Verwitterung bereitgestellten festen
und gelosten Komponenten durch Luft, Wasser und
Eis weggefithrt. Im Falle der Losungsfracht kann
dies nur durch das Wasser geschehen. Insgesamt
neigen alle Transportformen dazu, das Lockerma-
terial, die Klasten oder ihre Gesamtheit, den Detri-
tus, in den jeweils tiefsten, erreichbaren Hohlformen
abzulagern (8 Abb.5.16), sobald die Transportener-
gie erlahmt. Letztendlich ist also das Meer immer
das Ziel jeglichen Transportes. Allerdings kann der
Detritus vorher in einer Vielzahl von geologischen
Becken zwischengelagert werden (> Abschn. 11.2).
Bei ihnen kann es sich um festlandische Becken mit
oder ohne Abfluss handeln, in denen wiederum Seen
liegen kénnen. Der grofite Teil des Sedimenttrans-
ports zwischen den Becken wird durch die Fliisse
geleistet. Allerdings spielen auch Eis und Wind bei
den exogenen Transport- und Ablagerungsprozes-
sen eine grof3e Rolle.

Am Beginn dieser alluvialen, kontinentalen
Umlagerung steht das Transport- und Ablagerungs-
system der alluvialen Féacher (Schwemmfécher),
das tiberwiegend von gravitativen Massentrans-
porten (> Kasten 5.1) und weniger durch flielendes
Wasser geprégt ist. Alluviale Facher miinden entwe-
der in abflusslose Becken oder sind tiber Flusssys-
teme mit den Endpunkten des alluvialen Systems,
den Deltas und Astuaren an den Kiisten der Meere,
verbunden.
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B Abb.5.6 (a)Karstlandschaft bei Guiyang, Provinz Guizhou, China. Die intensive Ldsungsverwitterung dieser
niederschlagsreichen Region préagt das Landschaftsbild durch oberflachlichen Abtrag der die Berge aufbauenden
Karbonatgesteine, (b) Einsturzdoline im devonischen Massenkalk, Sauerland (Bildrechte: Foto — U. Rosenfeld)
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Kasten 5.1 Gravitative Massentransporte

Im stromenden Wasser oder in der Luft werden
Sedimentkdrner im Einzelkorntransport rollend,
springend oder schwebend transportiert (> Kasten 5.2).
Gravitative Sedimentstrome oder Massentransporte
(B Abb. 5.8) bewegen hingegen meist grof3e Sediment-
und Gesteinsvolumina als zusammenhdngende Masse
hauptséchlich durch die Wirkung der Schwerkraft, haufig
unter Mitwirkung von Wasser. Ihr Bewegungsverhalten
entspricht meistens dem plastischen FlieBen der
Bingham-Fluide (,Bingham plastics’). Dabei handelt es
sich um eine spezielle Form eines nicht-newtonschen
Fluids. Beim newtonschen FlieBen besteht eine
Proportionalitdt zwischen der Scherbeanspruchung
Tund der Verformungsrate €, und die Viskositat p ist
konstant (B Abb. 5.7). Im Allgemeinen besteht diese
Proportionalitét bei nichtnewtonschen Fluiden nicht,
auch d@ndert sich bei ihnen i.d.R. die Viskositat mit der
Scherbeanspruchung. Plastisches FlieBen setzt erst
ein, wenn eine FlieBgrenze k und damit der interne
Reibungswiderstand gegen die Verformung (=
Bewegung) durch duBere Kréfte, z. B. die auf einen Hang
einwirkende Schwerkraft, Giberwunden wird. Newtonsche
Fluide hingegen @ndern ihre Form unter der Einwirkung
kleinster duBerer Krafte sofort und setzen sich in
Bewegung (B Abb. 5.7 und B Tab. 5.2).
Wasser ist ein newtonsches Fluid und beginnt bereits bei
der geringsten Neigung des Unterlagers zu flieen. GI. 5.1
beschreibt die GesetzmafBigkeit laminaren FlieBens eines
newtonschen Fluids:
du

T:ﬂa

Gl.5.1

wobei T die Scherbeanspruchung (;shear stress’), p die
Viskositét, u die Verformungsrate (=Geschwindigkeit) und y
der Abstand eines Punkts innerhalb der Stromung von der
stationdren Grenze, z. B. einem Flussbett, ist. Bei turbulentem
FlieBen tritt noch eine zusatzliche Wirbelviskositat n hinzu,
sodass das Gesetz fiir turbulentes FlieBen lautet:

du
T=(p+n)"—
(1+) 2

Gl.5.2

Die Bewegung von sedimentdren Lockermassen an
Héangen erfordert eine gréere Hangneigung, da
die Reibung zwischen den einzelnen Komponenten
ihrer Bewegung entgegenwirkt. Rein gravitative
Bewegung setzt in trockenen Lockermassen demnach
erst ein, wenn durch sedimentire Ubersteilung des
Hangwinkels, Erschiitterung (Erdbeben) oder Aufnahme
von Regen- oder Schmelzwasser die durch die
Reibungskréfte gegebene FlieBgrenze k tiberwunden
wird. Durchfeuchtete Lockermassen setzen sich eher in
Bewegung als trockene, da die Kornreibung durch den
Wasserfilm zwischen den Kérnern herabgesetzt wird. Von
entscheidender Bedeutung sind demnach die Viskositat
wahrend der Bewegung der beteiligten sedimentaren
Lockermassen sowie der kritische Hangwinkel, der unter
Luft groBer ist als unter Wasser (B Abb. 5.7). Das plastische
FlieBen der Bingham-Fluide wird durch Gl. 5.3 gegeben:

d
T:(H—l-u)d—ttl

Gl.5.3

bei der k die FlieBgrenze (,yield strength’) und t die Zeit ist.

A newtonsche Fluide
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B Abb.5.7 Verformungsverhalten unterschiedlicher Fluide; k = FlieBgrenze (Bildrechte: nach Fuichtbauer 1988)
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5.2 - Erosion und Ablagerung durch gravitative Massenverlagerungen

B Tab. 5.2 Verschiedene Substanzen und ihr Verformungsverhalten

Substanz Verformungsverhalten

Newtonsches Fluid Reagiert auf eine Scherbeanspruchung sofort mit Verformung, z. B. Wasser

Nichtnewtonsches Die Viskositat @ndert sich mit der Scherbeanspruchung. Beispiele: Wassergesattigte

Fluid Tonschlamme, die als Rutschung an Hangen zu Tal gehen, aber auch Mayonnaise:
Durch Schiitteln der Flasche werden infolge der Scherbewegungen die molekularen
Bindekréfte geschwécht und die Mayonnaise kann leicht aus der Flasche gegossen
werden.

Bingham-Fluid Verformung tritt erst ab einer bestimmten Scherbeanspruchung bei Uberschreiten

der FlieBgrenze k ein, z. B. Schuttstrome. Auch ein aus der Tube gedriickter
Zahnpastastreifen wird zundchst stabil liegen bleiben. Wird er allerdings durch zwei
weitere Streifen tUberlagert und somit belastet, so wird er zerflieBen.

Pseudoplastisch
thixotrop

Verformen sich ebenfalls erst ab einer bestimmten Scherbeanspruchung; die
Viskositat nimmt mit zunehmender Geschwindigkeit ab, z. B. Bohrspiilungen: Ihre
Viskositét ist gering solange gebohrt wird und der BohrmeiB3el sich dreht. Wird die
Bohrung angehalten, so nimmt schlagartig die Viskositédt der Bohrspiilung zu. Die
deutliche Zunahme der Viskositat verhindert, dass das durch den Bohrvorgang
zerriebene Gesteinsmehl im Bohrloch absinkt.

5.2 Erosion und Ablagerung
durch gravitative

Massenverlagerungen

verschiedenen Typen konnen als singuldre Stromun-
gen bestehen und entsprechende charakteristische
Ablagerungen hervorbringen. Es sind jedoch Uber-
gange zwischen ihnen moglich und tblich. Geolo-

Zu den gravitativen Massenverlagerungen gehoren  gisch tiberlieferungsfihig ist daher immer nur die

Gleitungen, Steinschlag, Bergstiirze, Rutschungen,
Korner-, Trimmer- und verflissigte Sediment-
strome sowie Suspensionsstrome (B Abb. 5.8). Die

Ablagerung des letzten Stromungszustandes, die
kaum Informationen tiber vorherige Bewegungs-
formen gibt.

Gravitative Sedimentstréme und andere Massenverlagerungen

Turbiditstrom  verflissigter Koérnerstrom  Trimmerstrom  Rutschung Bergsturz Bergrutsch Steinschlag
Sedimentstrom |
| | | Mechanismus | | |
Turbulenz nach oben Kérnerkollision flieRfahige Matrix  Gleitflache Rotationen Gleitflachen freier Fall
gerichteter Porenstrom:
| Wasser, Luft
|
oA, © o] [o o x © o o S
2245553 [R5 | o= 2 .
1o 3] o) ooto \%\ oo A

O Abb.5.8 Ubersicht tiber gravitative Massentransporte (Bildrechte: verandert nach Reineck 1984)
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Gleitung Zu Gleitungen kommt es oft an Héngen,
an denen die Schicht- oder Storungsflichen etwas
flacher einfallen als der Hang. Die Bewegung findet
entlang der genannten Flichen statt und gehti. d. R.
mit nur mégiger Interndeformation zusammenhén-
gender Schichten einher.

Steinschlag An steilen Bergflanken und -wénden
16sen sich Steine und Blocke und stiirzen im freien

B Abb.5.9
Boden und Vegetation entbl6t worden.

Fall in die Tiefe. Am Bergfufl sammeln sie sich als
Felsenmeer (B Abb.5.9a).

Bergsturz Bergstiirze entwickeln sich meist aus
Gleitungen. Ausgehend von bereits ge6ffneten
Kliiften und begiinstigt durch das schnelle Eindrin-
gen von Luft, zerfallen die Gesteinsmassen wihrend
des Transportes zu rotierenden Blocken, die hang-
abwirts stiirzen (@ Abb. 5.9b). Grof3e Bedeutung hat

(a) Felsenmeer im Kantabrischen Gebirge (b) In der Abrissnarbe eines Bergsturzes ist das Gestein vollstandig von
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hierbei die Fluidisierung durch eingesogene Luft.
Nur auf diese Weise ldsst sich ihre hohe Geschwin-
digkeit von weit iiber 100 km h™! erkléren.

Rutschungen Rutschungen sind unter Luft und
unter Wasser moglich. Beziiglich ihres Umfangs
am bedeutendsten sind submarine Rutschungen
vor allem an Kontinentalhdngen mit ihren grofien
Sedimentansammlungen. Bei rascher Sediment-
akkumulation und daraus resultierendem hohen
Porenwasserdruck im Sediment rutschen tausende
von m? als ,slumpings’ hangabwirts und legen die
betroffenen kohésiven Sedimentschichten in synse-
dimentére Rutschfalten (,slump folds‘). Rutschun-
gen werden bei rascher Ansammlung grofier Mach-
tigkeiten von Lockersediment auf geneigten Flachen
ausgelost, wenn die korngréflenabhingige kritische
Hangneigung von ca. 4-25° iiberschritten wird. Auch
konnen sie bereits durch Sturmwellen oder leichte
Erdbeben ausgelost werden. Sie gehen haufig in Sus-
pensionsstrome (s. u.) iiber. Auf dem Land entste-
hen Rutschungen héufig nach anhaltenden Regen-
fallen, wenn die Stabilitdt der Boden durch Wasser-
aufnahme insbesondere durch quellfihige Tonmine-
rale vermindert wird (8 Abb. 5.10). Der Rutschung
kann ein Stadium des Bodenfliessens vorausgehen
(» Abschn.3.3.2).

Kérnerstrom (,grain flow’) Wird bei einem kor-
nigen Lockersediment, z. B. einer Diine, der kriti-
sche Hangwinkel tiberschritten (in Luft >30°) oder

B Abb.5.10 DiesesTal auf Island
wurde von einem pleistozénen
Gletscher ausgeformt. Nach Abtauen
des Eises wurden die Talhdnge wegen
Ubersteilung instabil und es kam zu
Bergrutschungen

.
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der Hang erschiittert, setzt sich unter Uberwindung
der internen Reibungskrifte ein Sedimentstrom in
Bewegung, der sich durch Korn-Korn-Kollisionen
fortbewegt. Der Strom kommt in dem Moment zur
Ruhe, in dem die internen Reibungskrifte wieder
die gravitativen Kréfte tiberwiegen (8 Abb.5.11). Es
ist zu unterscheiden zwischen dem Kornerstrom als
Transportform und der Kérnerstromablagerung als
ihr Produkt.

Triimmerstrom und Schlammstrom Triimmer-
strome (,debris flow’, B Abb. 5.12) sind chaotische
Sedimentmischungen mit meist tiber 80 % Sediment-
anteil. Ger6lle und Blocke schwimmen in einer fein-
kornigen Grundmasse, die hidufig aus einem Ton-
Wasser-Gemisch besteht. Die groben Komponen-
ten werden durch die flieflende relativ hochviskose
Matrix-Wasser-Mischung hochgehalten. Daher tragt
der Auftrieb der Klasten zur Mobilitdt der Triimmer-
strome bei. Weiterhin reduziert die Matrix den inter-
nen Reibungswiderstand. Triimmerstrome entstehen
auf dem Festland hiaufig aus Bergstiirzen und werden
u. a. durch starke Regenfille ausgelost. Submarine
Rutschungen bilden sich hdufig nach seismischen
Erschiitterungen oder nach rascher Sedimentakku-
mulation, die zu tiberkritischen Ablagerungswinkeln
fithrt. Die resultierenden Triimmerstromablagerun-
gen sind mehrere Meter dick, massig und struktur-
los (B Abb.5.12). Enthilt der Strom nur einen gerin-
gen Anteil an Gerdllen und Blocken spricht man von
einem Schlammstrom (,mudflow®).
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B Abb.5.11 Ablagerung eines Kérnerstroms am Leehang
einer etwa 6 m hohen Sicheldiine. Die ausgepragte Reibung
zwischen den einzelnen Kérnern brachte den Kérnerstrom
am geneigten FuB des Leehangs noch vor Erreichen der
Horizontalen zum Erliegen. Links von der Abrissflache des
Kornerstroms sind die Ablagerungen élterer und kleinerer
Kérnerstrdme erkennbar. Oase Dakhla, Agypten (Bildrechte:
Foto - H. Kontny).

O Abb.5.12 Rezente Ablagerung
eines aus einem Bergsturz
entstandenen Trimmerstroms, der
sich in einem bereits bestehenden
Flusstal abwarts bewegte. Die
Ablagerungen auf der Uferbank
und auBerhalb der Stromungsrinne
kénnen als Uberflutungssedimente
(,overbank deposits’) bezeichnet
werden. Quebrada Humahuaca,
Argentinien

Der Triimmerstrom am Huascaran in Peru
(1970) entwickelte sich aus einem Bergsturz und
erreichte eine Geschwindigkeit von 280 km h'!. Er
legte bei einem Volumen von ca. 10 Mio. m? eine
Distanz von 16 km zuriick. Auf seinem Weg loschte
er eine Kleinstadt und 18.000 Menschenleben aus.
Die eigentliche Bewegung derartiger Bergstiirze und
Triimmerstrome vollzieht sich innerhalb weniger
Minuten.

In Wiistengebieten flieSt der Niederschlag hef-
tiger Regengiisse oftmals als flachig ausgedehnte
Schichtflut ab. Trotz ihrer zumeist sehr geringen
Michtigkeit wirken Schichtfluten héufig erodierend
und bewegen dann erhebliche Sedimentmengen.

Verfliissigter Sedimentstrom (,liquified flow’) Bei
einer Erschiitterung stark wasser- oder lufthaltigen
Sandes, z. B. durch Erdbeben, kann das Porenfluid
rasch nach oben entweichen und die Sandlagen ver-
lieren voriibergehend schlagartig ihren Zusammen-
halt (Quicksand). Durch das Entweichen der Luft
oder des Wassers werden die Partikel in Schwebe
gehalten und es kommt zu einer konzentrierten Kor-
ner-Dispersion mit geringer innerer Reibung. Daher
konnen verfliissigte Sedimentstrome auch an kaum
geneigten Hangen in Bewegung geraten. Solange
Wasser entweicht, konnen sich Quicksande auch
bei sehr geringer Hangneigung vorwirts bewegen,
sie legen aber im Allgemeinen nur kurze Strecken
zurtick. Im marinen Bereich, auf dem duf3eren Schelf
und am Kontinentalhang, gehen die verfliissigten
Sedimente hédufig in Turbiditstrome iiber.
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Suspensionsstrom (Turbiditstrom, Triibestrom)
Suspensionsstrome bilden eine wichtige subaqua-
tische Transportform an Kontinentalabhidngen, in
submarinen Canyons und in der Tiefsee (» Kap.6);
sie kommen aber gleichermaflen in Seen wie z. B.
dem Bodensee vor. Sie sind turbulent flielende
Suspensionen von Sediment zumeist verschiede-
ner Korngréflen und Wasser. Suspensionsstrome
besitzen wegen der Mischung aus Sediment und
Wasser eine hohere Dichte als das umgebende
Wasser. Der Dichtekontrast verhindert eine Aus-
breitung des Suspensionsstromes in der Vertika-
len; alle Bewegungsenergie konzentriert sich daher
hangabwirts, sowie am Beckenboden auch in seit-
liche Richtungen. In den Meeren kénnen Suspen-
sionsstrome Entfernungen von mehr als 2000 km
tiberwinden (B Abb. 6.39). Anfangsgeschwindig-
keiten von iiber 100 km h-! sind iiberliefert. Mit
der Entfernung nimmt die Geschwindigkeit und
damit die Transportkraft des Suspensionsstroms ab.
Infolge kommt es zur Ablagerung der hiufig weite
Flachen bedeckenden Turbidite, die in idealer Aus-
bildung die Abnahme der Transportkraft der Stro-
mung durch einen korrespondierenden Riickgang
der abgelagerten Korngréflen dokumentieren.
Zuerst werden demnach die groberen Korngrofien
abgesetzt, die mit dem Energieverlust der Stro-
mung allmahlich zu feineren tibergehen. So entwi-
ckelt sich das charakteristische Merkmal der Tur-
bidite, die gradierte Schichtung (,graded bedding,
B Abb.5.13 und » Kap. 8).

O Abb.5.13 Der Riickgang der
Transportkraft eines langsamer
werdenden Suspensionsstromes
resultiert in einer kontinuierlichen
Abnahme der abgelagerten
KorngroBe und es entsteht die
gradierte Schichtung eines Turbidits
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5.2.1 Alluviale Facher

Haufig sind Hohenziigen weite, schwach geneigte und
relativ ebene Flachen vorgelagert, sogenannte Auf-
schotterungsebenen (,Piedmont®), auf denen ein
grofler Teil des Erosionsschuttes der Berge in allu-
vialen Fachern abgelagert wird. Sie bilden méchtige
Ablagerungssysteme, die sich am Gebirgsfufs ficher-
formig vor den Miindungen der Tiler, die die Hohen-
ziige durchschneiden und entwdssern, ausbreiten.
Von dort nimmt ihre Machtigkeit in Transportrich-
tung stark ab (8 Abb. 5.14). Von der Talmiindung bis
zu ihrem Fufd konnen alluviale Ficher einige Meter
bis viele Kilometer lang sein. Sie bestehen hauptsach-
lich aus den Ablagerungen episodischer gravitativer
Massentransporte wie Bergstiirze, Triimmer- sowie
Schlammstrome und Schichtfluten (» Kasten 5.1). In
der Zeit zwischen den episodischen Massentransport-
Ereignissen konnen Rinnsale oder Fliisse tiber die
alluvialen Ficher flieflen und ihre Oberfldche durch
Umlagerung des klastischen Materials umgestalten.

5.3 Erosion und Ablagerung
durch Wasser
5.3.1 Fliisse

Flusssysteme haben meistens mehr als eine Quelle.
Verschiedene Quellfliisse, die in der Regel nahe der
Wasserscheiden entspringen und keine Nebenfliisse




b erodiertes
Liefergebiet

900 m d. N.N.

10 km
—

B Abb.5.14 (a) Landsat-MSS-Satellitenaufnahme des alluvialen Arcas-Fachers in Nordchile, der mit 35 km Langserstreckung
der groBte alluviale Facher der Welt ist. Er bildete sich durch groBmaBstabliche Massenverlagerungen im Verlauf von 500 ka im
oberen Miozén (Neogen). Seine Oberflache wird seither durch periodisch flieBende Fliisse umgestaltet. Ihre erosive Tatigkeit legte
u. a. die lang gestreckten, radialstrahligen Rinnen an (Bildrechte: NASA; Aufbereitung: K. Munier). (b) Stark Giberhchter Querschnitt
durch Liefer- und Ablagerungsgebiet des Arcas-Fichers. Das Liefergebiet hat eine Flache von ca. 750 km?2 und stellte ca. 150 km?3
Erosionsschutt bereit. Der Arcas-Ficher nahm auf einer Fliche von ca. 650 km? ein Sedimentvolumen von ca. 110 km? auf. Das
bedeutet, dass von dem im Liefergebiet bereitgestellten Volumen etwa 27 % durch Lésungstransport sowie Umlagerung durch
Wind und Wasser in Gebiete auerhalb des Fachers verloren gingen. Die ,obere Umhiillende’ beschreibt die durchschnittliche
Geldndeoberflache im Liefergebiet vor Beginn der Bildung des Arcas-Féchers. Das erodierte Material wurde vorwiegend von
Trummerstromen durch das Arcas-Tal zum Arcas-Facher transportiert. Der Facher wurde im Neogen innerhalb von 0,5 Ma
abgelagert. Dies entspricht Erosions- und Sedimentationsraten von 300 mm ka™' (Bildrechte: verédndert nach Kiefer et al. 1997).

(c) Schrage Luftaufnahme eines alluvialen Schuttféachers im Death Valley, Kalifornien. Am rechten oberen Bildrand ist ein Teil
seines Einzugsgebietes zu sehen; der Facher hat einen Radius von 1,3 km (mit freundlicher Genehmigung der Death Valley NHA)
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haben, vereinigen sich zu einem gréfleren Fluss und
bilden den Ursprung eines Flussnetzes (8 Abb.5.15).
Im hierarchischen System der Flussnetze nach
Strahler vereinigen sich die Quellfliisse als Fliisse
1. Ordnung zu einem Fluss 2. Ordnung. Ein Fluss
3. Ordnung entsteht durch das ZusammenfliefSen
von Fliissen mit der Flusszahl 2 usw. Dieses System
kann auf Flusse wie Taler gleichermafien ange-
wendet werden (8 Abb. 4.11). Die Produktions-
zone fasst nun die Region zusammen, aus der sich
Fliisse niedriger Ordnung zu einem solchen hoher
Ordnung vereinigen. Die Produktionszone sammelt
sowohl das talwirts flielende Wasser, den Abfluss,
als auch die bedeutenden Mengen der Feststoff-
und Lésungsfracht. Uber die Transferzone werden
beide in die Speicherzone transportiert, in der der
Fluss im Idealfall seinen Lauf durch Maandrieren
(B Abb. 5.26a) verldngert und so grofiere Mengen
an Wasser zeitweise aufnehmen kann. Gleichzeitig
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B Abb.5.15 Hierarchisches System eines idealisierten
Flussnetzes nach Strahler. Eine héhere Flusszahl ergibt
sich nur, wenn Flusse gleicher Ordnung zusammenflieBen
(Bildrechte: verandert nach Schumm 1977)
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nimmt seine Stromungsgeschwindigkeit und -kraft
ab, und ein Teil der Sedimentfracht wird zunachst
abgelagert.

Das flieBende Wasser schafft sich auf seinem
Wege von der Quelle zur Miindung sein Bach-
oder Flussbett durch Erosion des Untergrun-
des sowie durch Sedimentumlagerung selbst. Das
Ausmafl der moglichen Erosion richtet sich nach
zwei Bezugsebenen. Fiir grofie Flusssysteme, wie
z. B. die Donau mit ihren Zufliissen, ist der Mee-
resspiegel das Hauptbezugsniveau der moglichen
Erosionstiefe, das als Haupterosionsbasis (,base
level) bezeichnet wird. Fiir die jeweiligen Zufliisse,
wie z. B. den Inn, bildet die Lage der Miindung in
die Donau die regionale Erosionsbasis, unter deren
Niveau der Inn nicht erodieren kann. Nebenflisse
des Inns haben ihre regionale Erosionsbasis dort,
wo sie in den Inn miinden. Fiir Fliisse hingegen, die
in abflusslose Endseen ohne Verbindung zum Meer
miinden, bildet das Seeniveau die Haupterosions-
basis (8 Abb.5.16).

Fliisse streben unter natiirlichen Bedingungen
einen ausgeglichenen Energiehaushalt an. Dieser
iibersetzt sich in die mogliche Transportleistung
fur Sediment, der potenziellen Rate der Fracht-
abfuhr. Sie wird bestimmt durch die Menge des
abflieenden Wassers, den Flussquerschnitt und das
Gefille. Zuerst einmal versucht demnach ein Fluss,
das ihm zugefiihrte Sediment aufzunehmen und
fortzutransportieren. Besteht ein Transportiiber-
schuss, ist also die potenzielle Rate der Frachtab-
fuhr grofler als die tatsdchliche Frachtrate, wird der
Energieiiberschuss in Tiefenerosion umgesetzt. Ein
wenn auch nur lokal begrenztes Energie- und damit
auch Transportdefizit fithrt hingegen zur Ablage-
rung desjenigen Frachtanteils, der die potenzielle
Rate der Frachtabfuhr iibersteigt. Dies geschieht,
wenn das Flussgefille abnimmt oder wenn der Fluss
deutlich an Breite zunimmt. Flussldufe wechseln in
der Regel zwischen Erosions- und Ablagerungsstre-
cken. Der Fluss, der immer bestrebt ist, das Niveau
der néchsten Erosionsbasis durch Tiefenerosion zu
erreichen, wird an Gefilleknicks jenseits von Stre-
cken mit einem Transportdefizit verstirkt erodieren
und so diesen Knick durch riickschreitende Erosion
flussaufwirts verlagern. Insgesamt strebt ein Fluss
daher das Ausgleichsgefalle an, das vom Ober- zum
Unterlauf stindig an Neigung abnimmt (8 Abb.5.16
und 5.17).
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Hoéhe

Seespiegel
regionale Erosionsbasis

Ausgleichsgefalle

Meeresspiegel
Haupterosionsbasis

Fluss

horizontale Entfernung

B Abb.5.16 Dimensionsloses Profil eines Flusses von der Quelle liber einen eingeschalteten See zum Meer. In diesem
Beispiel hat noch keine signifikante Erosionsleistung stattgefunden. Der Fluss ist bestrebt, sein Bett bezogen auf zwei
Bezugsniveaus zu gestalten: Die regionale Erosionsbasis wird durch den See gebildet, die Haupterosionsbasis ist durch den
Meeresspiegel gegeben. Die gestrichelte Linie zeigt das ideale Ausgleichsgefalle, das der Fluss durch riickschreitende Erosion
anstreben wiirde, sollte der See geleert werden
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B Abb.5.17 250fach tiberhohtes Langsprofil des Rheins mit (a) linearer Hohenskala, (b) logarithmischer Hohenskala.
Kurve (a) zeigt, dass der Rhein das Ausgleichsgefille noch nicht erreicht hat. Sowohl der Bodensee als auch das Rheintal
oberhalb von Bingen stellen regionale Erosionsbasen dar. Die logarithmische Skalierung betont insbesondere die geringen
Gefalleunterschiede im Unterlauf des Rheins (Bildrechte: nach Ahnert 1996)
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In Abhédngigkeit von Stromungsgeschwin-
digkeit und Korngrofle transportieren Fliisse
Lockermaterial als Boden- oder Schwebfracht
(» Kasten 5.2). Die Kompetenz eines Flusses bezieht
sich auf die grofite Korngrofie, die er transportieren
kann. Demgegentiber ist die Kapazitét eines Flusses
ein Maf3 fiir die Masse aller Klasten, die der Fluss mit
sich fithren kann. Die Abflussmenge wiederum gibt
die Wassermenge an, die pro Zeiteinheit an einem

Kasten 5.2 Einzelkorn- und Losungstransport

Man unterscheidet beim aquatischen Feststofftransport
(Einzelkorntransport) in Abhangigkeit von der
Stromungsgeschwindigkeit und der bewegten Korngrée
zwischen Bodenfracht (Bettfracht) und Schwebfracht
(Suspensionsfracht). Bei der Bodenfracht werden grébere
Klasten rollend oder springend am Boden bewegt, bei
der Schwebfracht halt die Turbulenz des Wassers den
sehr feinkdrnigen Detritus stdndig in Schwebe. Hinzu tritt
weiterhin der Transport im Wasser geldster chemischer
Verbindungen, der Lésungstransport.

Bodenfracht. Viele Gebirgsfliisse kdnnen,

insbesondere wahrend der Schneeschmelze und nach
heftigen Regenfallen, Gerélle und Blocke in ihren
Oberldufen verfrachten. Dies geschieht rollend und
schiebend. Schon hier beginnt, je nach ihrer Harte,

die Kantenrundung der Gerélle, die sich mit der

Lange des Transportweges bis zur vollen Zurundung
fortsetzen kann (B Tab. 5.3). Mit der Zurundung geht
ein Volumenverlust einher, die abgeriebenen feinen
KorngréBen werden ebenfalls verfrachtet. SchlieB8lich
werden auch die Flusskiesel zerkleinert und zerfallen
zur SandkorngréBe (B Abb. 5.18). Allerdings ist die
Zurundung nicht der einzige Faktor. Viele Minerale, wie
z. B. die Feldspéte, besitzen gute Spaltbarkeiten. Durch
die mechanische Transportbeanspruchung zerfallen

B Tab. 5.3 Zurundung und Volumenverlust
von Gerollen in Abhangigkeit von der Lange des
Flusstransportes (nach Zeil 1990)

Gestein Zurundung Reduzierung
vollendet um 50 % des
nach x km Volumens nach
Weg x km Weg

Sandsteine, 1-5 10-50

Kalke

Quarzite, 10-20 100-300

Granite
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bestimmten Punkt des Flusslaufes vorbeifliefit. Da
Fliisse in den steileren Oberldufen der Produktions-
zone schnell fliefSen, die Abflussmenge jedoch relativ
gering ist, haben sie eine hohe Kompetenz und eine
niedrigere Kapazitit. In den weniger steilen Unter-
ldufen nimmt mit der Stromungsgeschwindigkeit die
Kompetenz ab. Die Abflussmenge nimmt tiber den
Zufluss aus Nebenfliissen zu und die Kapazitét steigt
entsprechend.

die Mineralkérner entlang ihrer Spaltbarkeiten. Sie
andern dann nicht unbedingt ihre Form, aber ihren
Korndurchmesser. Insgesamt fiihrt die Bodenfracht zur
bevorzugten Erhaltung der gegen die mechanische
Beanspruchung widerstandsfahigsten Minerale und
Gesteinsfragmente. Auch unter diesen Bedingungen
erweist sich Quarz als resistenter als z. B. Feldspat

oder Glimmer. Daher sind die meisten Flusssande
angereichert an dem ohnehin in der Kruste sehr
haufigen Quarz (B Tab. 1.1).

Es ist eine groBere Transportkraft nétig, um ein
ruhendes Korn durch Erosion aufzunehmen und in
Bewegung zu Uberfiihren, als es in Bewegung zu halten.
Neben der KorngroRe ist die spezifische Dichte der
Minerale fir den Transport von Bedeutung. Die von der
FlieBgeschwindigkeit abhdngende Transportkraft des
Wassers kann an einem Punkt ein Quarzkorn (Dichte

p = 2,65 g cm3) bestimmter KorngréRe noch bewegen,
wahrend ein gleich groBes Amphibolkorn liegen bleibt
(Dichtep=3bis 3,69 cm3), da es eine groBere Dichte
besitzt (B Abb. 5.18). Ablagerungen, die reich an relativ
dichten und widerstandsféhigen Mineralen sind, nennt
man Seifen. Sind in ihnen wirtschaftlich wichtige
Minerale, z. B. Diamant oder Chromit, in ausreichendem
MaBe konzentriert, konnen Seifen als Lagerstatten
interessant sein.

Schwebfracht. Auch das Verbleiben von
Sedimentkornern als Schwebfracht in der Wassersaule
eines Flusses hdangt von der KorngréBe und der Dichte ab.
Selbst bei sehr niedrigen Stromungsgeschwindigkeiten
verbleiben Tonminerale noch in Suspension, wahrend
Silt abgelagert wird. Vor allem nach kréftigen
Regengussen ist der Gehalt an Schwebfracht an der
gelb-braunen Verfarbung vieler Fliisse gut zu erkennen.
Die Schwebfracht tiberwiegt den Bodenfrachtgehalt
der meisten Flisse selbst bei im Jahresdurchschnitt
wechselnden Niederschlags- und Abflussraten deutlich.
Losungsfracht. Vor allem die chemische Verwitterung
(» Abschn. 3.2) stellt tiber den oberfléchlichen Abfluss
sowie Uber Quell- und Grundwasser (» Abschn. 4.1)
groBBe Mengen geloster Bestandteile fiir den
Losungstransport in Fliissen und Meeren bereit. @ Tab. 5.5
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zeigt, dass auch Flisse des Periglazialgebiets, in dem
die chemische Verwitterung eine stark verminderte
Wirksamkeit besitzt, eine signifikante, aber dennoch
relativ geringe Losungsfracht aufweisen. Mit

tropisch-humiden Klima dominiert die Losungsfracht
deutlich, bei der Feststofffracht spielen Tonminerale
die gr6Bte Rolle. Zudem wird insgesamt deutlich, dass
chemische Verwitterung und Losungstransport als

chemische Denudation eine erhebliche Rolle bei der
Gesamtdenudation spielen.

steigendem Einfluss dieses Verwitterungstyps nimmt
die Losungsfracht deutlich zu und Gberwiegt bereits
in unseren Breiten (B Tab. 5.4 und @ Abb. 5.19). Im

_| unverfestigte Tone und Silte

10

Stromungsgeschwindigkeit (cm s-1)

s/ aquatischer R Ablagerung aus
4 9 S dem Wasser
Transport S
e
27 ‘zf’ci/éz’q
1 A
0,001 0,01 0.1 1 10 100 1000
Korndurchmesser (mm)
Sand Kies
Ton und  Silt % { ‘ ‘ Geroll
fein  mittel grob fein  mittel grob

B Abb.5.18 Das Hjulstrom-Sundborg-Diagramm zeigt die Bedingungen fiir Erosion, Transport und Ablagerung
von Sedimentkdrnern unter Wasser und unter Luft. Das Transportvermdgen von Luft und Wasser ist abhangig von
der KorngréBe und Dichte p des zu transportierenden Detritus, sowie der Stromungsgeschwindigkeit. Neben den
Korndurchmessern in Millimetern zeigt die x-Achse die Einteilung in die Korngréen Ton, Silt, Sand, Kies und Gerdll
(s. @ Abb. 8.8). In den Feldern oberhalb der Linien, die den jeweiligen Beginn der dolischen oder aquatischen Erosion
festlegen, gehen Sedimentkdrner in Bewegung tiber. Um ein ruhendes Sedimentkorn unter Luft oder Wasser in
Bewegung zu Uberfiihren, ist eine hohere Geschwindigkeit erforderlich als diejenige, bei der es transportiert wird.
Daher kdnnen Korner auch bei niedrigeren Geschwindigkeiten in Bewegung gehalten werden (Bereiche zwischen
der jeweiligen Erosion und Ablagerung). Infolge der Kohasion vor allem zwischen Tonmineralen in Ton- und
Siltablagerungen steigt der genannte Geschwindigkeitsunterschied gegen feinere KorngréBen an. Fir Erosion und
Transport gleicher KorngréB3en sind unter Luft hohere Stromungsgeschwindigkeiten notig als unter Wasser, da unter
Luft die Reibungskréfte zwischen den Kérnern gréBer sind und Wasser einen stérkeren Auftrieb erzeugt. Die Klasten
im Feld ,Ablagerung aus dem Wasser*, sowie unterhalb der Linie ,Beginn der Ablagerung aus der Luft” sind stets in
Ruhe. Diese grundlegenden Verhéltnisse bestimmen dartiber hinaus die Bildung verschiedener Sedimentstrukturen
als Ausdruck der Beziehung zwischen Strémungsgeschwindigkeit und KorngréBBe (vgl. 8 Abb. 5.22); p = Dichte in g
cm3 (verdndert nach Chorley et al. 1984)
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B Tab. 5.4 Jihrliche Raten von Niederschlag
und Abfluss sowie die entsprechenden

Feststoff- und Losungsfrachten im Einzugs- und
Austragsgebiet des Wendebaches, einem Zufluss
zur Leine (vereinfacht nach Pértge 1995)
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B Tab. 5.5 Bodenfracht, Schwebfracht

und Losungsfracht im Kvikkaa-Fluss, einem
periglazialen Fluss auf Spitzbergen (vereinfacht
nach Bartsch et al. 1994). Die Werte flr
Feststoff- und Losungsfracht sind angegeben

bzw. umgerechnet als Gewicht pro

1986 1987 1988 Flacheneinheit (t km2)

Niederschlage 749,80 736,00 647,80 1990 1991
gesamt (mm)
Abfluss (10m3) 575 712 570 Abfluss gesamt (106 m?) 28 24
Feststofffracht 2230 6250 1230 CEEIIERIE B 110 %0
(Boden- und Suspensionsfracht (t) 250 120
SEEERE] Bodenfracht (t) 5 3
(t km2)
. Austrag gesamt (t) 345 233
Losungsfracht 67,00 80,10 70,00
(tkm™) Denudationsrate (t km=2a™") 61 42
Feststofffracht/ 0,33 0,78 0,18
Losungsfracht
Klima Anteil an der Neigung zu
Feststoffracht P \
Boden Bodenfracht und Lssunasfracht
klastischenSedimenten 9
E noch i t hoch
tropisch- T ————  \orherschend insgesamt hoch,
hufnid authigene reich an Na, (K), Ca,
niedrig Tonminerale Mg, HCO , SIO
emaRi
humid gemakigt —  Quarzsand, Ton, gemanigt, oft
el o Glimmer, Minerale reich an Ca, Mg,
gemabigt gemanigt »  aus Boden und Gestein HCO,
niedrig insgesamt niedrig,
id bi > Quarzsand, Feldspat verarmt an den meisten
and ois haufig, Ablagerung Hauptbestandteilen;
semiarid hoch __,Adlterer Tonminerale lokal hoch bei Evaporation
i und Lésung von Salz

\ Festgestein

B Abb.5.19 Generalisierte Trends in der klimatisch gesteuerten Bereitstellung und Verfrachtung von Feststoff- und
Losungsfracht (Bildrechte: Einsele 1992)
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In vielen Fallen tritt ein Fluss am Fufl eines Hohen-
zuges in die Aufschotterungsebene hinaus und formt
sich ein Flussbett auf einem gegebenenfalls vorhan-
denen alluvialen Facher. Dieser Wechsel aus einem
Tal in eine Ebene, aus einer engen Rinne in eine
breite und weniger tiefe, fithrt zu einer fast schlag-
artigen Abnahme der Flieffgeschwindigkeit und
damit zur Ablagerung eines Teiles der mitgefiihr-
ten Fracht als fluviatile Sedimente. Die FliefSrinne
wird sich bei starkerer Neigung des Untergrundes
in eine Vielzahl kleinerer Rinnen verzweigen, die
zumeist durch kiesige Binke, die Strombanke, von-
einander getrennt sind und die sich flussabwirts
in irregularem Muster wieder vereinigen. Da die
Sedimentfracht oft relativ grof ist im Verhéltnis zu
Abflussmenge, Gefille und Rinnentiefe, neigen die
Rinnen der verflochtenen Fliisse (,braided rivers,
@ Abb. 5.26b) dazu, rasch aufgefiillt zu werden,
sodass das Wasser sich eine neue Rinne suchen muss
(B Abb. 5.20). Haufig finden sich in den Ablagerun-
gen verflochtener Fliisse grofiere Gesteinsblocke,
die von dem stromenden Wasser nicht an den Abla-
gerungsort transportiert worden sein konnen. Hier
zeigt sich ein jahreszeitlicher Einfluss: In Regenzeiten
oder bei der Schneeschmelze gelangen grofSe Sedi-
mentmassen als Schuttstrome in die Téler. Nimmt
die Stromungskraft nach dem Ende der Regenzeit

ab, so kann das Wasser das feinkornigere Sediment
wegfiihren, die groflen Blocke bleiben in einem nun
fluviatil gepragten Sediment als Riickstand (,lag
deposit’) zurtick.

Verflochtene Flisse sind jedoch nicht allein
auf die Oberflichen von alluvialen Fiachern
beschrinkt. Sie entstehen immer dann, wenn die
Abflussmenge gering ist im Verhiltnis zur Sedi-
mentfracht und der Fluss seine Stromung nicht in
einem einzelnen Bett aufrechterhalten kann. Aller-
dings fliefSen die verflochtenen Fliisse als verzweig-
tes System in einem Tal oder Flussbett hoherer
Groflenordnung. Die Ablagerungen der verfloch-
tenen Fliisse bestehen zumeist aus unregelmaf3ig
geschichteten Linsen von Geréllen, Kiesen und
groben Sanden.

Da der Untergrund, tiber den ein Fluss stromt,
immer inhomogen ist, findet eine differenzielle
Erosion der weniger resistenten Partien statt und das
Bett nimmt an Rauigkeit zu. Im Stromungsschatten
der Unebenheiten kommt es haufig zum Absatz von
Sand und zur Bildung von Stromungsrippeln. Diese
wandern mit der Stromung flussabwirts und es ent-
steht ein geneigtes Schiittungsgefiige, das als Schrég-
schichtung bezeichnet wird (8 Abb.5.21). Allerdings
ist Schragschichtung nicht auf Flussablagerungen
beschrinkt (» Kasten 5.3).

8 Abb.5.20
verflochtenen Flusses bei Hochwasser in Island

(a) Der Rio Ara bei Ainsa in den spanischen Pyrenéden bei Niedrigwasser im Sommer, (b) Schrégluftbild eines
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B Abb.5.21 Schragschichtungen
unterschiedlicher Groenordnung im
Buntsandstein (Trias) bei Heidelberg

Kasten 5.3 Rippeln und Schragschichtung

Wird lockerer Sand als rollende oder springende
Einzelkorn-Bodenfracht durch ein stromendes Medium
transportiert, so konnen eine Reihe unterschiedlicher
Sedimentstrukturen entstehen, unter denen die
verschiedenen Typen der Rippeln die augenfalligsten sind.
Stromungsrippeln werden unterschieden in die
Rippelni.e.S., sowie die Megarippeln oder Sandwellen
(8 Abb. 5.22-5.24). Stromungsrippeln haben einen
asymmetrischen Querschnitt (B Abb. 5.23a). lhre
schwacher geneigte Luvseite ist der Stromung zugewandt,
die starker geneigte Leeseite ist ihr abgewandt. In

der Regel nimmt eine Strémung an der Luvseite
Sandkaorner auf, dort findet also Erosion statt, rollt sie

Uber den Rippelkamm und lagert sie an der Leeseite im
Strémungsschatten des Kammes wieder ab (B8 Abb. 5.22).
Symmetrische Rippeln entstehen als Wellenrippeln oder
Oszillationsrippeln in sehr flachen Bereichen, wenn

Wind tiber das stehende Wasser einer Pfiitze streicht und
es zum Schwingen bringt oder durch die oszillierende
Bewegung von Wellen im strandnahen Meer bzw. im
Uferbereich eines Sees (B Abb. 5.23b).

Individuelle Stromungsrippeln haben eine Lange

im Dezimeterbereich und eine Hohe von wenigen
Zentimetern. Mit der H6he der Rippeln und Megarippeln
nimmt auch ihre Wellenlange zu. Bei steigenden
Stromungsgeschwindigkeiten gehen Rippeln jedoch

nicht kontinuierlich in Megarippeln tiber. Nimmt nach der
Rippelbildung die Stromungsgeschwindigkeit weiter zu,
so werden die Rippeln durch die steigende Erosionskraft
des Wassers wieder ausgeldscht. Erst dann bilden sich, eine
ausreichende Wassertiefe vorausgesetzt, die Megarippeln.
Rippeln und Megarippeln entstehen durch stéandige
Sandumlagerung, daher besteht ihr Querschnittsgefiige
aus der Schragschichtung (,cross bedding’). Da sich Rippeln
wie Megarippeln bei zunehmender Strémungsenergie von
lang gestreckten Formen mit geradem Rippelkamm, den
sog. 2-D-Rippeln, zu solchen mit gebogenem Kamm, den

3-D-Rippeln, entwickeln, variiert entsprechend auch das
Schragschichtungsgefiige. Bei 2-D-Rippeln ist es planar
oder tabular, wie z. B. bei einem schraggestellten Stapel
von Spielkarten, bei 3-D-Rippeln ist es entsprechend

der wechselnden Krimmung des Kammes trogformig
(;trough cross bedding’, 8 Abb. 5.25).

Rippeln entstehen gleichermaBen in stromendem
Wasser wie durch Wind. Ihre Bildung ist in erster

Linie abhédngig von der KorngroBe des bewegten
Materials, der Stromungsgeschwindigkeit sowie der
Machtigkeit der Stromung, die im aquatischen Bereich
meist gleich der Wassertiefe ist. In @ Abb. 5.22 sind

die Stabilitatsfelder typischer aquatischer Rippeln

und horizontal-laminierter Sedimentstrukturen fiir
Wassertiefen von ca. 50 cm dargestellt. Sie beruhen

auf einer groBen Anzahl von Experimenten, die
vorwiegend in Stromungskandlen durchgefiihrt

wurden. Stromungskandle sind Wassertanks aus Glas,
die je nach Bedarf mehrals 10 m lang und etwa 1-2 m
breit sein kdnnen. Sie werden mit klastischem Material
bekannter KorngroBe beschickt, tiber das man Wasser

in unterschiedlichen Stromungsgeschwindigkeiten

und Wassertiefen flieBen ldsst. Durch Beobachtung und
Messung, einen kontrollierten Versuchsaufbau, sowie der
Kenntnis der hydrodynamischen Grundlagen konnten die
GesetzmaBigkeiten der Entstehung sehr unterschiedlicher
Sedimentstrukturen erarbeitet werden. Stromungsrippeln
finden sich in den unterschiedlichen aquatischen

Milieus sowie im dolischen Bereich. Sie sind typische
Ablagerungen in Fliissen wie im flachen Meer. Wie bereits
erwahnt, hangt ihre Entstehung von der Korngré3e des
bewegten Materials, der Stromungsgeschwindigkeit
sowie der Méchtigkeit der Stromung ab. Es ist insofern
nicht Gberraschend, dass auch die ozeanischen
Tiefenstromungen (» Abschn. 6.3) in einer Tiefe von
mehreren 1000 m bei geeigneten Bedingungen
Stromungsrippeln und Sandwellen produzieren kénnen.



alle Sandkorner in Suspension
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B Abb.5.22 Bei Strémungsgeschwindigkeiten zwischen ca. 20 und 60 cm s™ und KorngréBen bis ca. 0,8 mm
entwickeln sich Rippeln. Im Bereich sehr groben Sandes bildet sich bei gleichen Stromungsgeschwindigkeiten die
horizontale Lamination ruhig stromenden Wassers (Unteres Stromungsregime). Bei zunehmender Korngréfe und
Geschwindigkeit bilden sich Megarippeln (B Abb. 5.24) und schlieBlich die horizontale Lamination des schieBenden
Wassers (Oberes Strdmungsregime) heraus. Rippeln und Megarippeln bewegen sich mit der Strémung. Der Ubergang
vom Unteren zum Oberen Strémungsregime hangt neben der Stromungsgeschwindigkeit auch von der Wassertiefe ab. In
beiden Rippelstabilitatsfeldern gehen die Rippeln mit steigender Stromungsgeschwindigkeit vom 2-D-Typ in den 3-D-Typ
tber. Der Sonderfall der selten erhaltungsfahigen Antidiinen bildet sich schlieBlich bei schieBendem Wasser und bei
bestimmten pyroklastischen Stromen (8 Abb. 12.43¢c) durch Anlagerung von Sediment auf der Luvseite und Erosion an
der Leeseite. Die Experimente wurden in 25-40 cm Wassertiefe durchgefiihrt (Bildrechte: verandert nach Walker 1992)

B Abb.5.23 (a) Asymmetrische
Strémungsrippeln im norddeutschen Watt.
Die zumeist geraden Rippelkdmme weisen sie
als 2-D-Rippeln aus. Der Ebbstrom verlief von
rechts oben nach links unten und erzeugte
kleine Erosionsrinnen auf den Rippelkdmmen
(Bildrechte: Foto — G. Mdiller). (b) Symmetrische
Oszillations- oder Wellenrippeln im
norddeutschen Watt. Bei den dunklen
Komponenten in den Rippeltdlern handelt es
sich um Algenreste und anderen organischen
Detritus (Foto: G. Miiller)
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B Abb.5.24 Megarippeln im Ordovizium von
Wales. Dieses Bild zeigt helle Tonablagerungen in

den Talern zwischen den Rippelkdmmen, so wie es
vom Hjulstrom-Sundborg-Diagramm in @ Abb. 5.18
bei entsprechenden Bedingungen fiir kohasive
Tonablagerungen vorhergesagt wird. Die Asymmetrie
der Megarippeln zeigt, dass das Wasser von rechts
nach links stromte (MaBstab: 1 m)

O Abb.5.25 Planare und
trogférmige Schragschichtung
in Sandsteinen (Foto:

D. Ludwig)
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In ebenen Regionen mit geringem Gefille, z. B. in
Kiistenebenen oder stark verfillten Talern, neigen
Flisse dazu, im relativ weichen Untergrund ein ver-
schlungenes Flussbett zu entwickeln, sie maandrie-
ren (B Abb. 5.15, 5.26a und 5.27). Miandrierende
Fliisse transportieren eine Fracht aus Feinsand, Silt
und Ton; die Sedimentfracht kann ihnen jedoch auch
vollstandig fehlen. In den Biegungen der Maander
lenkt die Zentrifugalkraft den Wasserstrom gegen
das konkave, duflere Ufer. Der Prallhang, der somit
die Haupterosionskraft des Flusses in der Flussbie-
gung aufnimmt (B8 Abb. 4.12), wird langsam abge-
tragen und stromabwirts versetzt. In der Innen-
kurve der Biegung, dem Gleithang, ist die Stromung
gegeniiber dem Prallhang deutlich verlangsamt und
es kommt zum Absatz einer Flussufersandbank. Sie
progradiert entsprechend der Rate des Riickbaus
des Prallhanges und verstarkt die Flusskriimmung
(8 Abb.5.26). Zudem wandert die Sandbank strom-
abwirts, da sich der zentrale Teil der Stromung, der
Stromstrich, erst stromabwirts der Mitte des Prall-
hanges nihert. Nach ausreichender Annaherung der
Prallhénge benachbarter Schlingen bricht der Fluss
hier schliefSlich durch (Avulsion). Er grabt sich an
dieser Stelle ein geraderes Flussbett unter Auslas-
sung der abgeschnittenen Schlinge. Da der Fluss
nun an der Schlinge vorbeiflief3t, entwickelt sie
sich zu einem gekriimmten, Altwasserarm genann-
ten, See mit der Form eines Kuhhorns, der daher

im Englischen ,oxbow lake‘ genannt wird. In ihm
bildet sich eine charakteristische nach oben feiner
werdende Sedimentfolge, da sich iber den grobe-
ren Ablagerungen des ehemals aktiven Flusses nun
aus dem stehenden Gewdsser des Sees die Schweb-
fracht langsam als Schlick zusammen mit organi-
schem Material absetzt.

Die Sinuositat ist das Maf3 fiir das Verhiltnis
der Linge eines Flusslaufes zu einer geraden Linie
entlang der Richtung, in die ein Fluss insgesamt
flief3t. Verflochtene Fliisse haben eine relativ nied-
rige Sinuositit, wihrend die Sinuositat von méan-
drierenden Fliissen hoch ist (8 Abb. 5.26 und 5.27).

Der Lauf der Mosel von Trier bis Cochem ist ein
Beispiel aus Deutschland fiir einen grofieren maan-
drierenden Fluss. Allerdings sind hier die Maander-
schlingen in einem recht tief eingekerbten, anteze-
denten Flusstal als gefiihrte oder vererbte Maander
fixiert. Seit der Hebung der Eifel-Hunsriick-Region
im Kdnozoikum grabt die Mosel ihr vorher bereits
bestehendes Bett in die Tiefe und verstarkt daher
die Mdanderkriimmung nur wenig. Demgegen-
iiber graben Fliisse epigenetische Flusstaler, wenn
sie nach Senkung der Erosionsbasis in altere Struk-
turen hinein in die Tiefe erodieren. Sie legen dabei
moglicherweise vorher verborgene Hartlinge frei,
deren Hindernis sie nur als Durchbruchstal, bevor-
zugt entlang von Schwichezonen in Form von St6-
rungen, ausraumen konnen.

a b ¢
Prall- i
hang Gleithang G
\ " it Aussplilung
Uberspulte
Ufersangbank Sandbank
t|efs"te Sandbank
Ausspllung Sandbank

tiefste
Ausspulung

Ufersandban

tiefste
Ausspllung

Stromstrich

B Abb.5.26

(a) M@andrierende Fliisse sind verschlungen und haben eine hohe Sinuositat. (b) Verflochtene Fliisse haben eine

niedrigere Sinuositat als maandrierende. (c) Entlang betonter Storungen kommen auch gerade FlieBrinnen vor. Bei genauerer
Betrachtung stellt man jedoch auch hier fest, dass die Hauptstromung zwischen den Ufern pendelt. Es bilden sich entlang der
Ufer in versetzten Abstanden Sandbédnke, die Ausdruck sehr gering entwickelter Gleit- und Prallhdnge sind. Sie verdeutlichen,
dass auch diese auf den ersten Blick geraden Fliisse eine — wenn auch geringe - Sinuositdt besitzen



5.3 - Erosion und Ablagerung durch Wasser

B Abb.5.27 Landsat-MSS-
Satelliten-Szenenausschnitt des
Irtysch (rechts im Bild) und eines
Nebenflusses nahe seiner Miindung
in den Ob in Westsibirien. Deutlich
erkennbar mdandriert der Irtysch
durch seine Aue unter Hinterlassung
der gestreift erscheinenden
Ablagerungen der vorriickenden
Gleithdnge. Im oberen rechten Bereich
der Aufnahme hat der Fluss sich

ein neues, nach Norden gerichtetes
und geraderes Bett gegraben

und dabei zwei ehemals aktive
Méaanderschlingen als Altwasserarm
von seinem Lauf abgeschnitten
(Bildrechte: NASA, Aufbereitung:

K. Munier)

53.2 Uberflutungsebenen

Das Mdandrieren eines Flusses in einem Tal erzeugt
eine nahezu ebene Fliche, die in Hochwasserzeiten
iiberflutet wird, die Uberflutungsebene oder Aue.
Sie besteht aus den Ablagerungen von Uberflutungs-
ereignissen. Bei Hochwasser ist die Stromungsge-
schwindigkeit eines Flusses im Bereich des iiberflu-
teten Ufers geringer als in der Flussrinne und es wird
grobkorniges Sediment zu Flussuferwallen (Jlevees’)
aufgeschiittet. Jenseits dieser Wille breitet der Fluss
bei Hochwasser vor allem feinkérniges Mate-
rial iiber die Auen aus, die sich als Auelehme und
Uberflutungssedimente in ebenen Schichten iiber
den élteren Flussablagerungen absetzen. Bricht ein
Uferwall bei Hochwasser, so breiten sich durch den
Bruch Dammbruchfécher aus groberem Sediment
(,crevasse splay deposits’) facherformig tiber die Aue-
lehme aus. Fliisse wie der Po haben als Dammfliisse
so hohe Uferwille aufgeschiittet, dass heute der Was-
serspiegel stellenweise oberhalb der Uberflutungs-
ebene liegt.

Nach einer Senkung der Erosionsbasis erodiert
ein Fluss sein Bett innerhalb der Uberflutungsebene
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in die Tiefe und verlagert die Aue entsprechend.
Die Reste der ehemaligen Flussrinne, sowie der
Aue befinden sich nun als Flussterrasse in einer
Position am Talhang oberhalb des neuen Flussbet-
tes (8 Abb. 5.28). Die Hohenunterschiede zwischen
dem betrachteten, zumeist heute aktiven Rinne-
Aue-Paar und verschiedenen Flussterrassen zeich-
net die Anderung der Erosionsbasis nach, die z. B.
durch eine tektonisch verursachte Hebung der
betrachteten Region mit subsequenter verstirkter
Tiefenerosion des Flusses herbeigefithrt wurde. Die

altere Uberflutungsebene und Rinne
/berﬂutungseberx
/ Fluss \
'

Flussterrasse

Flussterrasse

B Abb.5.28 Flussterrassen umfassen ehemalige
Uberflutungsebenen und Rinnen, die nach einer
Tiefenverlagerung des Flussbettes als Erosionsreste am
Talhang erhalten bleiben (Bildrechte: nach Emiliani 1992)
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Sandiger Kies l Schwankungsbereich der Schotterober-
flachen von 'R4 -und R5 - Terrasse
am unteren Mittelrhein
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< Erosionsstufen in Terrassenkdrpern

O Abb.5.29 Schematische Zusammenstellung der Terrassen im Tal des mittleren Rheins zwischen Bingen und Bonn. In
vollstandiger Abfolge sind die Terrassen jedoch in keinem Talabschnitt erhalten. aHT, jHT: dltere, jingere Hauptterrasse; oMT,
mMT, uMT: obere, mittlere und untere Mittelterrasse; dNT, jNT: dltere und jlingere Niederterrasse (Bildrechte: nach Bibus 1980)

hochsten Flussterrassen sind also die altesten, die
tiefsten die jiingsten. Entlang des mittleren Rheins
zwischen Bingen und Bonn zeichnen 12 Terras-
sen die Aufstiegsgeschichte des Rheinischen Schil-
des in den letzten 5 Ma, d. h. seit dem Pliozin, nach
(8 Abb.5.29).

5.3.3 Deltas und Astuare

Deltas bilden sich dort, wo Fliisse in einen See oder
ins Meer miinden. Thre Oberfliche hat im Idealfall
die Form eines nach auflen an Breite zunehmenden
Dreiecks (Delta). Deltas lassen sich in drei Haupt-
zonen gliedern. Die Deltaebene umfasst die tiber-
wiegend vom Fluss gepragte kiisten-, bzw. ufernahe,
subaerische Oberfliche des Deltas. Die Deltafront
bezeichnet den Grenzbereich, an dem der Fluss mit
den Stromungen des Meeres oder eines Sees in Wech-
selwirkung tritt. Das Prodelta ist die duflere und
tiefere, sublakustrine oder submarine Region des
Deltas, in der tiberwiegend die vom Fluss herantrans-
portierte Schwebfracht akkumuliert (B Abb. 5.30).
Flusswasser flief3t meistens als turbulente, homo-
pyknische Strémung aufbreiter Front in einen Siif3-
wassersee. Demgegeniiber besitzt Flusswasser,

auch wenn es sedimentbeladen ist, eine geringere
Dichte als Meerwasser. Daher mischen sich beide
nur langsam und das weniger dichte Flusswasser
stromt als hypopyknische Oberstromung (vgl. auch
0 Abb. 5.31) tiber das dichtere Meerwasser hinweg.
Auf diese Weise kann Stiwasser weit ins Meer hin-
ausflieflen und seine Suspensionsfracht entspre-
chend mitnehmen. Nach Beginn der Mischung von
Stif3- und Salzwasser, sowie einer Verlangsamung der
Stromung sinkt der Detritus tiber eine breite Zone zu
Boden und baut einen in seiner Fliche der Ausdeh-
nung der hypopyknischen Stromung entsprechen-
den Prodelta-Bereich auf. Allerdings hingt die Ent-
wicklung einer Oberstromung von ihrer Wechselwir-
kung mit den Gezeiten- und Oberflichenstromun-
gen (» Kap.6) der Meere ab.

Die Fliisse lagern ihre sandige Bodenfracht und
einen Teil der Suspensionsfracht beim Wechsel von
der engen Flussrinne in den weiten Wasserkorper
eines Sees oder eines Meeres zundchst bevorzugt vor
der Miindung als Miindungssandbank ab, da sie (1)
hier schlagartig an Stromungsgeschwindigkeit und
damit an Transportkraft verlieren und (2) Tone im
Kontakt mit Meerwasser koagulieren und ausflocken
konnen. Gleichzeitig breitet sich die Stromung fécher-
formig aus. Die Form des Deltas ist nun abhéngig
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Deltaebene

Prodelta
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dlteres Delta
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Langsschnitt

Meeresboden

B Abb.5.30

(a) Blockdiagramm des heutigen ,Vogelfu3deltas” des Mississippi mit den sich in Richtung auf die Deltafront

verzweigenden Flussrinnen (,distributary channels’; nach Fisk et al. 1954). (b) Gliederung eines Deltas in Deltaebene, Deltafront
und Prodelta. Insbesondere die Schichten des Prodeltas sind beckenwarts geneigt

von dem Verhéltnis der Stromungskraft des Fluss-
wassers und seiner Dichte in Relation zu den Stro-
mungen in den kiistennahen Gewdssern. Viele Kiis-
tenbereiche sind von den vier Mal téglich wechseln-
den Gezeitenstromungen (» Abschn. 6.3) betroften.
Gezeitengeprégte Deltas wie das Gangesdelta sind
daher stark durch zumeist senkrecht zur Kiiste verlau-
fende Gezeitenstromungen zergliedert. Ebbe und Flut
arbeiten die vor der Kiiste liegenden Miindungssand-
banke aufund verlagern sie langsam als senkrecht zur
Kiiste liegende langgestreckte Barren seewirts. Herr-
schen durch Wellen erzeugte kiistenparallele Stro-
mungen vor (> Abschn. 6.4), so wird das vom Fluss
herangefiihrte Sediment kiistenparallel verfrach-
tet. Stromabwirts vom Delta akkumulieren grofie
Mengen an Sediment vor der Kiiste und das wellen-
dominierte Delta erhélt wie beim Rhonedelta seine

asymmetrische Form. Da Seen kaum tiber merkbare
Gezeiten und nur selten iiber ausgeprégte Stromungs-
systeme verfiigen, sind hier die Fliisse bestimmend
und erzeugen die flussdominierten Deltas. Jedoch
sind diese Deltas nicht auf Seen beschrankt. Auch
das ausgedehnte Delta des Mississippi im Golf von
Mexiko ist tiberwiegend vom Zufluss des Mississippi
gepragt. Da vor flussdominierten Deltas kaum eine
nennenswerte Umlagerung des herangefiihrten Sedi-
mentes stattfindet, schiittet der Fluss seine Fracht zu
einem Sedimentféicher auf und baut ihn mit der Zeit
vor. Bei einer hohen Sedimentfracht neigen Fliisse
zusitzlich dazu, ihre eigenen Stromungsrinnen mit
Sediment aufzufiillen. Die Deltaebene der flussdomi-
nierten Deltas hat daher ein nur sehr geringes Gefille,
die Strémungsrinnen verzweigen sich zunehmend
und verlagern sich schliefllich immer wieder infolge
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der Auffiillung mit Sediment. Ehemalige Stromungs-
rinnen werden dann als Altarme abgeschnitten. Aus
der episodischen Pendelbewegung der Hauptrinne
tiber den Deltakegel entsteht so mit der Zeit die mor-
phologische Form des Vogelfudeltas (8 Abb. 5.30a),
das beim Mississippi im Jahr um etwa 80 m vorriickt.
Zwischen den Flussarmen bilden sich haufig Simpfe
und Moore. Ein Delta besteht somit aus dem Gertist
der sandigen Rinnenablagerungen, die seitlich wie
meerwirts in tonige Sedimente tibergehen. Insgesamt
erreichen die Deltaablagerungen grofie Machtigkei-
ten und beherbergen in einigen Féllen bedeutende
Kohle-, Erdgas- und Erdollagerstitten (vgl. » Kap. 11
und @ Abb. 11.32).

Astuare sind, wie die Elbmiindung, trichterfor-
mige, gezeiten- und/oder wellengeprégte Flussmiin-
dungen, die wihrend eines Meeresspiegelniedrig-
standes eingetieft und im Zuge des folgenden Mee-
resspiegelanstiegs tiberflutet wurden. Sediment wird
sowohl vom Fluss als auch durch die Flutstromung
vom Meer in das Astuar eingetragen. Da Astuare
weit ins Festland hineinreichende Buchten bilden,
sind die Gezeiten besonders wirksam. Im Hambur-
ger Hafen, etwa 100 km landeinwirts von der Elb-
miindung, betrigt der Unterschied zwischen Ebbe
und Flut noch ca. 3 m. Da der Flutstrom weit gegen
den Fluss vordringt, mischen sich Meerwasser und
Stuflwasser haufig zu Brackwasser.

5.3.4 Seen

Seen enthalten knapp 0,02 % des Wassers der Hyd-
rosphire (B Tab.4.1) und bedecken nur etwa 1 % der
Landoberfldche der Erde. Sie bilden sich unter sehr
unterschiedlichen tektonischen Rahmenbedingun-
gen. Grof3e Seen finden sich in kontinentalen Rift-
gebieten als Salzwassersee wie im Falle des Toten
Meeres, als Siifiwassersee, z. B. Baikalsee in Stidost-
russland, aber auch auf tektonisch ruhigen Kraton-
gebieten, wie etwa die glazial angelegten grofSen Seen
Nordamerikas. In erster Linie stellen Seen wasser-
gefiillte Senken dar, deren Wasserhaushalt haupt-
sichlich durch das Klima, ihre Tiefe sowie Art und
Menge des Feststoff- und Losungseintrages bestimmt
werden. Seespiegel schwanken daher mit den Wech-
seln des hydrologischen Budgets.

Man unterscheidet Durchflussseen, die, wie
der Bodensee vom Rhein, von Flissen durchflossen

werden, von solchen, die zwar von Fliissen gespeist
werden, aber keinen oder nur einen eingeschriankten
Abfluss haben und als Endseen bezeichnet werden.
Durchflussseen sind in der Regel Siifiwasserseen;
Endseen sind in semi-ariden und ariden Gebieten
meistens Salzwasserseen, da durch die erhebliche
Verdunstung die Losungsfracht angereichert wird.

Seen sind geologisch gesehen recht kurzlebig. Sie
werden durch die Sedimentfracht der zustromenden
Fliisse zumeist rasch aufgefiillt. Der Bodensee wird bei
unverianderten Bedingungen in etwa 16.000 Jahren
verfiillt sein. Fehlen in geméfligten Breiten stirkere
Zuflissse, so tritt der mineralische Anteil am Seese-
diment zuriick. Vorwiegend biogene Ablagerungen,
die aus den Resten und Stoffwechselprodukten der im
See lebenden Organismen bestehen, sammeln sich
dann am Seeboden (B Abb. 7.10). Die Ablagerun-
gen der Seen spiegeln Umweltveridnderungen detail-
liert wider, da diese sich in ihnen sehr viel schneller
auswirken als in den erheblich grofSeren und damit
triger reagierenden Meeren. Anthropogene Einfliisse
ebenso wie tektonische und Klimadnderungen und
der durch sie ausgelste Wandel in Flora und Fauna,
in Wasserstdnden und Sedimentationsraten werden
in den Seeablagerungen aufgezeichnet. Sie eignen sich
daher besonders zur Untersuchung einer Reihe von
geologischen Prozessen, zu denen vorzeitliche Klima-
entwicklungen (» Abschn. 15.2), die frithen Stadien
der Entwicklung kontinentaler Rifts (» Abschn. 10.3
und 11.1) oder rezente anthropogene Umweltbelas-
tungen (8 Abb. 16.8) gehoren.

Die Wasserbewegung in Seen wird hauptsachlich
durch die Ubertragung der Windenergie auf die Was-
serfliche hervorgerufen. Insbesondere die Seen der
gemifligten Breiten weisen eine ausgeprégte und jah-
reszeitlich gesteuerte Temperatur- und damit Dichte-
schichtung ihres Wassers auf. Die Dichte des Wassers
ist temperaturabhingig, sie erreicht im Siiwasser
ihren grofiten Wert bei 4 °C (8 Abb. 6.5). Die dich-
testen Wassermassen eines Sees nehmen als Hypo-
limnion die tieferen Bereiche eines Sees ein. Uber
einer deutlichen Temperaturgrenze, der Thermo-
kline, wird dieser Wasserkorper tiberlagert von der
durch die Sonne erwarmten und vom Wind durch-
mischten Oberflachenschicht, dem Epilimnion. Bei
ausreichender Erwarmung in Frithjahr und Sommer
wird diese Schicht immer wiarmer und damit leich-
ter, sie kann sich daher nicht mit dem Wasser des
Hypolimnions mischen. Wenn das Epilimnion im
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Herbst abkiihlt, kann es jedoch zu einer Dichtean-
gleichung beider Schichten und damit zur vollstan-
digen Durchmischung der Wassermassen kommen.
Diese wird insbesondere durch Herbststiirme
begiinstigt. Am Ende des Winters taut das Eis auf
und das Epilimnion erwérmt sich auf 4 °C, was, mog-
licherweise wiederum beférdert durch Stiirme, die
entsprechende Frithjahrsdurchmischung verursacht.

Flusswasser, das mit seiner Sediment- und
Losungsfracht in einen See einstromt, hat zumeist
eine von Hypo- und Epilimnion abweichende Dichte.
Es wird als Dichtestromung in den See einflieflen,
deren Lage innerhalb der Wassersdule sich nach den
unterschiedlichen Dichten der Seewasserkorper
richtet. Ist das Flusswasser weniger dicht als das Epi-
limnion, so wird es sich als Oberflichenstrémung
auf dem Seespiegel ausbreiten. Liegt die Dichte des
Flusswassers zwischen denen von Hypo- und Epi-
limnion, so wird es sich entlang der Thermokline als
isopyknische Zwischenstromung ausdehnen. Ober-
flichenstromung und Zwischenstrémung transpor-
tieren feinen Detritus in den See hinaus, der dort
schliefllich langsam abregnet und als Schlamm am
Seeboden akkumuliert. Ist das in den See einstro-
mende Flusswasser dichter als das Seewasser, so flief3t
es als Unterstromung entlang des Seebodens. Da die
Flisse ihre Sandfracht bevorzugt im Miindungsbe-
reich ablagern, kann es bei ausreichend hohen Sedi-
mentationsraten zur Sedimentumlagerung durch

Uferbank
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Schlick Sprungschicht

:

Laminierter
Schlick

Unterstri:');nung

Seebecken

Zwischenstrémung

abre'gnéndes Sediment
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Tritbestromungen (> Kasten 5.1) und schliefSlich zur
Sedimentation von Turbiditen auf der Beckenebene
kommen (8 Abb. 5.31). Die Beziehungen zwischen
Zirkulationsmustern, Dichteschichtung und Nahr-
stoffeintrag erzeugen charakteristische Milieus im
Seewasser (@ Tab. 5.6) und resultieren in typischen
Seesedimenten, in denen sich wechselnde Redox-
potenziale, O,-Gehalte und chemische Zusammen-
setzung des Porenwassers der Sedimente widerspie-
geln (B Tab.5.7).

Seen in kleinen von aktiven Stérungen begrenzten
Becken oder in Riftzonen haben oft steile Flanken und
alluviale Facher schiitten ihr grobkoérniges Sediment
iiber ein Schwemmdelta (,fan delta’) direkt in den See.
In diesen Fillen kommt es im Randbereich des Sees
zur Verzahnung der groben Sedimente mit den fein-
kornigeren Ablagerungen der Seemitte (8 Abb.5.32).

In ariden Gebieten werden die tief gelegenen
inneren Teile abflussloser Becken als Playa stindig
oder zeitweilig von stehenden Gewdssern und
Endseen eingenommen. Hohe Evaporationsraten
konzentrieren die chemische Losungsfracht des epi-
sodisch oberflichlich sowie aus dem Grundwas-
ser zustromenden Wassers zu einer salzigen Sole
(,brine’), aus der schlieSlich Gips, Ca- und Na-Kar-
bonate sowie verschiedene Edelsalze einschlief3-
lich Halit (NaCl) geféllt werden. Bohrungen, die
in Salzwasserseen oder Salaren zur Exploration
auf wirtschaftlich relevante Rohstoffe wie z. B. Li

Delta

Oberflachenstromung

<

Sand und
Schlick im Delta

Laminierter Schlick und
turbiditischer Sand der Beckenebene

B Abb.5.31

Schematisches Querprofil durch einen See und die relative Lage der verschiedenen Dichtestromungen

innerhalb des Seewasserkorpers (Bildrechte: nach Sturm & Matter 1978)
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B Tab. 5.6 Unterschiedliche Charakteristika von

Seen

Oligotrophe  Charakterisiert durch einen Mangel

Seen an Nahrstoffen fur Pflanzen
bei einem Reichtum an O, im
Hypolimnion. Die Seen sind oft tief,
die Bodensedimente sind oft arm an
organischem Kohlenstoff

Eutrophe Geloste pflanzliche Nahrstoffe sind

Seen reichhaltig vorhanden; saisonaler
0,-Mangel im Hypolimnion.
Bodensedimente gewdhnlich reich an
zumeist rasch abgebauter organischer
Materie; Seen sind eher flach

Mesotrophe  Gekennzeichnet durch einen

Seen moderaten Eintrag von Néhrstoffen;
zwischen oligotroph und eutroph

Dystrophe Nahrstoffarm, O,-reich im Hypolimnion.

Seen Das Wasser ist zumeist gelblich-braun

und reich an nicht-humifizierter
organischer Materie; haufig assoziiert
mit (sauren) Torfmooren

B Abb.5.32 Verzahnungund
transgressive Uberlagerung von
hellen, feinkérnigen Seesedimenten
mit dunklen Sandsteinen und
Konglomeraten eines alluvialen
Fachers (Quebrada del Toro,
Nordwestargentinien; Bildrechte:
Foto - U. Zimmermann)

niedergebracht wurden, zeigen, dass vor allem ephe-
mere Salzwasserseen zwischen verschiedenen Stadien
schwanken. Episodische Niederschldge schwemmen
Ton und Sand in die Playa und bedecken sie zusatz-
lich mit einem Brackwassersee. Bei iiberwiegender
Evaporation wandelt er sich zu einem Salzwassersee,
der schlieSlich austrocknet und Salzabscheidungen
sowie eine harte, von Trockenrissen durchzogene
Tonschicht hinterldsst (8 Abb. 5.33 und 5.34).

B Tab. 5.7 Wichtige Seesedimente der gemaBigten
Breiten (nach Zeil 1990)
Sediment Entstehung

Sapropel
(Vollfaulschlamm)

Unter O,-Abschluss
umgesetzte organische Reste
Gyttja
(Halbfaulschlamm)

Unter teilweisem O,-
Zutritt umgesetzte organische
Reste

Seekreide
(Wiesenkalk)

Feinpulvriger Kalk, von
Pflanzen aus dem Seewasser
durch Kohlensdureentzug
ausgefallt; haufig mit
Molluskenschalen

Kieselgur
(Diatomeenerde)

Aus Kieselalgenschalen
aufgebaut

Dy (Torfschlamm) Aus ausgeflocktem Humus
bestehend
See-Erz Unter Beteiligung von

Bakterien ausgeschiedene
FeOOH-(Goethit-) Knollen
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Erosion und Ablagerung
durch Eis

Durch ihre Bewegung erodieren Gletscher ihr Unter-
lager und fithren das erodierte Material mit sich fort.
Da die Temperatur an der Basis der Inlandeismassen
deutlich unterhalb des Gefrierpunktes liegt, tiber-
wiegt hier die mechanische Erosion durch Abscha-
ben des Unterlagers und durch Zerbrechen der
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B Abb.5.33 Durch Austrocknung
einer Tonschicht entstandene
polygonale Trockenrisse

B Abb.5.34 Oberfliache

eines Salzsees mit polygonalen
Salzausblihungen in der Salzkruste,
Salinas Grandes, Argentinien

aufgenommenen Blocke. Gebirgsgletscher gemi-
Bigter Breiten sind demgegeniiber an ihrer Basis
der Schmelztemperatur nahe. Jeder zusitzliche
Druck, z. B. die Stauung an einem Hindernis, fithrt
daher ein teilweises Schmelzen herbei (8 Abb. 4.3).
Das Schmelzwasser erweitert beim Wiedergefrieren
Gesteinsspalten oder verschweifit das Gletschereis
mit seiner Sohle. Bei anschliefSender Bewegung kann
der Gletscher im Zuge der Detraktion grof3e Blocke
aus dem Gesteinsverband herausbrechen. Im Gegen-
satz zum Fluss schafft sich also der Gletscher kein
ausgeglichenes Bett. Er rdumt vielmehr, vor allem
in kliiftigem Gestein, durch Ubertiefung geschlos-
sene Becken aus. Andererseits gleicht Detersion
das gleitende Eis Unebenheiten des Untergrundes

schleifend aus. Gletscherschrammen (Striae) und
gerundete Felsbuckel, die Rundhocker (8 Abb. 5.35),
sind als Folge der Detersion fiir glazial geformte
Landschaften typisch. Wegen ihrer gréfieren Zahig-
keit arbeiten Gebirgsgletscher starker in die Breite
als die flieenden Gewdsser. Talanfinge im Hoch-
gebirge werden zu halbkreisférmigen Karen und
Kerbtéler zu Trogtalern erweitert. Der Gletscher-
abtrag geschieht weiterhin durch die Exaration, bei
der sich die schiirfende Titigkeit des Eises in nicht-
glazigenen Lockergesteinen und anstehenden Fest-
gesteinen im Bereich der Gletscherstirn konzent-
riert. Schutt, der von Hingen auf den Gebirgsglet-
scher féllt und als Obermoréne mitgefiihrt wird,
kann erneut von Schnee und Eis bedeckt werden.
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B Abb.5.35 Pleistozéne
Rundhocker mit den parallelen
Streifungen der Gletscherschrammen,
Cuzco, Peru; braune Tasche als
MaBstab

B Tab. 5.8 Raten der von norwegischen Gletschern ausgetibten subglazialen Erosion. Die Daten wurden geschatzt
auf der Grundlage der Messung von Suspensions- und Bodenfracht in Schmelzwasserflissen

Gletscher Jahre der Messung
Nigardsbreen 13

Engabreen 12

Erdalsbreen 7

Austre Memurububreen 6

Vesledalsbreen 6

Durch Abschmelzen des Gletschers an Basis und
Oberflache kann der Schutt langsam nach unten her-
unterwandern. Durch die mechanische Beanspru-
chung verbunden mit der Druckgleitung wird der
Schutt schlieflich an der Basis zugerundet und als

Kasten 5.4 Kosmogene Nuklide

Die Denudation von Festlandsoberflachen umfasst

die Prozesse des Abtrags von Feststoffen und der
Lésungsfracht. Der Denudation gehen physikalische und
chemische Verwitterung voraus, sie wird bewirkt durch
Wind, Wasser und Eis. Eine weitere wichtige Voraussetzung
fur die Effizienz der Denudation ist das Vorhandensein
eines Reliefs, das positiv mit der Denudation korreliert.
Eine die Denudation begleitende Relieferneuerung, z. B.
durch tektonische Hebung eines Liefergebietes, verstetigt
den Denudationsprozess.

Sedimentertrag (tkm2a") Durchschnittliche
Erosionsrate (mm a™')

447 0,165
594 0,218
645 0,610
842 0,313
191 0,073

gekritztes und facettiertes Geschiebe mit Schleif-
spuren versehen. Gletscher, besonders solche der
gemifligten Breiten, sind hocherosive, effektive,
aber sich langsam bewegende Transportmedien
(B Tab.5.8,s. a. » Kasten 5.4).

Uber dieses allgemeine Verstiandnis hinaus ist es jedoch
wichtig, die beteiligten Prozesse in ihrem Ausmal3 und
ihrer zeitlichen Entwicklung zu verstehen, d. h.im Sinne
der bewegten Volumina und der Rate der Veréanderung.
Nach traditionellen Ansdtzen misst man die Feststoff- und
Losungsfracht eines Flusses oder eines Flusssystems pro
Zeiteinheit, z. B. in den abflussreichsten und -drmsten
Monaten, und errechnet daraus das Budget eines Jahres
(8 Abb. 5.19 und B Tab. 5.8). Die ermittelten Volumina
yverteilt” man dann tiber das betrachtete Einzugsgebiet
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und erhélt daraus den Betrag, um den die Hohe der
Landoberflache durch die Denudation vermindert worden
ist. Diese Betrdge sind jedoch recht ungenau, da sie
weder zeitliche Anderungen der Raten, z. B. infolge von
Klimaschwankungen oder seltenen Starkregen, noch den
erst seit relativ kurzer Zeit wirkenden anthropogenen
Einfluss angemessen beriicksichtigen konnen.

Eine neue Methode verspricht die Losung dieses
Dilemmas. Sie bedient sich der kosmogenen

Nuklide, die in Sedimenten, Regolith und Boden der
Festlandsoberflache durch Beschuss mit sekundaren
kosmischen Strahlen entstehen. Die sekundére Strahlung
entsteht aus der Wechselwirkung der primaren,
energiereicheren kosmischen Strahlung mit den
Molekiilen der Atmosphére. Die sekundére Strahlung
erreicht die Erdoberflache mit einer Energie von einigen
hundert MeV und fiihrt hier, in den Mineralen von
Festgesteinsoberfldchen oder von oberflachlichen
Sedimenten, zur in-situ-Bildung von stabilen und
instabilen (radioaktiven) kosmogenen Nukliden. Diese
Neubildung wird bestimmt durch die Energie der
Strahlung, die u. a. breitengrad- und hohenabhéngig ist,
und durch den Chemismus der betroffenen Minerale. Zu
den wichtigsten instabilen Nukliden gehéren '°Be und
26, die sich bevorzugt in dem hiufigen Mineral Quarz
finden lassen. °Be und 2°Al haben eine Halbwertszeit
von 1,39 respektive 0,7 Mio. Jahren. Insbesondere °Be
eignet sich fuir die Analyse der Denudationsrate, da es
vor Einwirkung der sekundéaren Strahlung in Sedimenten
allenfalls in nur sehr geringen Konzentrationen
vorhanden ist (B8 Abb. 5.35a). Die Intensitat der
sekundéaren kosmischen Strahlung und damit auch die
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Neubildungsrate der kosmogenen Nuklide nimmt von der
Erdoberflache in die Tiefe exponentiell ab (B Abb. 5.35a).
Folglich ist die '°Be Konzentration abhangig von

der Erosionsrate: Eine hohe Rate fiihrt zu niedrigen
Konzentrationen, eine niedrige zu hohen Konzentrationen
(B Abb. 5.36b, c).

Die Messung der in-situ produzierten kosmogenen
Nuklide erlaubt nun die Berechnung von
Denudationsraten. Voraussetzung sind einige
Grundannahmen. Man geht davon aus, dass die
Denudation mehr oder weniger stetig verlauft und

Uiber léngere Zeitrdaume andauert. Unter diesen
Voraussetzungen ist die Rate der Nuklidneubildung

im oberfléchlichen Sediment gleich der Rate des
Nuklidaustrags durch Denudation dieses Sedimentes.

Es besteht eine umgekehrt proportionale Beziehung
zwischen der Konzentration C (Atome g™') des
betrachteten Nuklids in dem unter Denudation
befindlichen Gesteinskomplex und der Denudationsrate

€ (mm ka''; Gleichung Gl. 5.4),

s:Z*[&—A] GlL.5.4
C

wobei P (Atome g ") die Produktionsrate des
betrachteten kosmogenen Nuklids in einem bestimmten
Mineral, A (") die Zerfallskonstante des Nuklids, und

Z* (cm) die von der Dichte des Gesteins abhdngige
Absorption und damit die Eindringtiefe ist. Schlielich
kann die Zeit, die notwendig ist, um eine Schicht mit

der Méchtigkeit Z* = ~ 60 cm zu erodieren, mit dem
Quotienten Z* £ bestimmt werden.
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B Abb.5.36

(a) Die Intensitét der Neubildung kosmogener Nuklide nimmt mit der Tiefe eines Sedimentprofils

exponentiell gegen 0 ab (Bildrechte: verandert nach Schmidt et al. 2011); (b) hohe Erosionsraten fiihren zu niedrigen
10Be Konzentrationen; (c) niedrige Erosionsraten fiihren zu erhéhten '°Be Konzentrationen (Bildrechte: nach einer

Vorlage von H. Meyer und R. Hetzel)
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Ablagerungen Beim Schmelzen eines Gletschers
wird das z. T. von weither mitgefiihrte Moranenma-
terial als ungeschichteter, von Geschieben durch-
setzter Geschiebemergel abgelagert (8 Abb. 3.18).
Als Geschiebe bezeichnet man in Mordnen einge-
lagerte und von Gletschern transportierte Gerélle.
In Norddeutschland enthalten die Geschiebemergel
neben Geréllen auch sehr grof3e Blocke, die Find-
linge. Hier ldsst sich der Ursprung des Geschiebe-
materials bis nach Skandinavien zuriickverfolgen.
Herrscht lingere Zeit Gleichgewicht zwischen Eis-
neubildung und Abschmelzen, dann baut sich vor
dem Gletscherrand eine Endmoréne auf. Thre Hiigel-
wellen bestehen aus dem ausgeschmolzenen Schutt-
inhalt des Eises und dem sog. FlieBtill, der als Schutt
vom Gletscherrand abrutscht. Durch Auflast des
Eises konnen wassergesittigte Grundmorinense-
dimente vor die Gletscherfront ausgepresst und zu
Faltenziigen verschuppt werden. Diese Bildungen
bezeichnete man frither als Aufschiittungs- und
Stauchendmorane. Verfestigtes Mordnenmaterial
vorzeitlicher Vereisungen wird als Tillit bezeichnet
(8 Abb. 5.37). Diese glazigenen Sedimente werden
schliefilich durch freiwerdende Schmelzwisser auf-
gearbeitet und als fluvioglaziale Sedimente erneut
abgelagert. Am Grund des Gletschers sammeln sich
die Schmelzwisser in subglazialen, den Lingsspalten
im Eis folgenden Eistunneln. Das in ihnen flieflende
Schmelzwasser raumt Tunneltéler aus und verlasst
den Gletscher durch Gletschertore (8 Abb. 5.38).
Allerdings konnen Tunneltdler wiahrend des

B Abb.5.37 Jungpaldozoischer
Tillit im 6stlichen Australien, der

als Grundmoréne entstanden ist.
Charakteristisch sind die extrem
unterschiedliche Rundung der
einzelnen Geschiebe, die markante
Durchmischung feiner bis sehr
grober KorngréBen sowie die gro3e
Heterogenitat der eingearbeiteten
Gesteinstypen

Abschmelzens des Gletschers weitgehend mit flu-
viatilen Sedimenten verfiillt werden, die schlief3lich,
wenn das Eis verschwunden ist, als lang gestreckte,
gewundene Oser erhaben in der Moranenlandschaft
stehen. Wihrend des Abschmelzens zerfillt das Glet-
schereis zunehmend in isolierte Toteistafeln. Nach
ihrem Abtauen hinterlassen sie Senken, die ebenfalls
mit Sedimenten verfiillt werden oder als Seen fort-
bestehen konnen.

Das aus den Gletschertoren ausstromende
Wasser lagert vor der Gletscherfront ausgedehnte
Schwemmficher ab, die mit einem isldndischen
Wort als Sandur bezeichnet werden. Im Periglazial-
gebiet lagern sich in Seen, die sich z. T. in direktem
Kontakt zum Gletscher durch Morénen aufgestaut
als Eisstausee bilden, feinklastische Sedimente als
glaziale Béndertone oder Warvite ab (8 Abb. 5.39).
Glaziale Warvite sind fein laminierte, im jahreszeit-
lichen Wechsel gebildete Feinklastite. Sie entstehen
durch die Ablagerung des klastischen Materials, das
durch Schmelzwasserstrome in Seen eingebracht
wird. Eine glaziale Warve umfasst eine hell gefirbte
Sommerlage, die meist aus Feinsand oder Silt besteht.
Die im Sommerhalbjahr erhohte Ablationsrate des
Eises fiihrt zu erhohter Wasserfithrung und Trans-
portkraft der Fliisse, entsprechend groberes Material
kann mitgefithrt werden. Die Sommerlage wird von
der Winterlage abgelost, die dunkel gefarbt ist und
aus tonigem Sediment besteht, das reich an organi-
scher Substanz ist. Im Winter sind die Schmelzwas-
serfliisse inaktiv, die Sedimentation in Seen erfolgt
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B Abb.5.38 Gletschertor an der
Front des Franz-Josef-Gletschers auf
der neuseelandischen Sudinsel

O Abb.5.39 Jahreszeitlich
geschichtete Bandertone der
jungpaldozoischen Vereisung in
Stidamerika, Parana-Becken, Brasilien

aus der Suspension. Warven konnen &hnlich den
Baumringen zur Zeitmessung in Jahren abgezahlt
werden (» Abschn.7.4.)

Miinden Gletscher ins Meer, brechen von der
Eisfront im Zuge des Gletscherkalbens z. T. riesige
Blocke als Eisberge ab. Sie konnen den im Eis enthal-
tenen und auf ihm liegenden Schutt {iber das Meer
bis in gemafigte Klimazonen hinein verfrachten.
Wenn sie schliefllich abschmelzen, sinkt der Schutt
auf den Meeresboden und wird dort mit Meeressedi-
menten und -faunen dieser gemafligten Breiten ver-
gesellschaftet. Diese glaziomarin verfrachteten und
abgelagerten Klasten, die letztlich exotisches Material
innerhalb der ortstypischen Sedimente darstellen,
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nennt man,Dropstones’, da sie vom abschmelzenden
Eisberg herabgefallen sind (8 Abb. 5.40). Wihrend
der letzten Kélteperiode der pleistozénen Vereisung
fithrte eine wiederholte Abkiihlung des oberfldchen-
nahen Meerwassers innerhalb eines kurzen Zeitrau-
mes zu erneutem Vorriicken der Ausflussgletscher
und zum intensiven Kalben von Eisbergen. Sie ver-
teilten grof3e Mengen klastischen Materials, das sich
aus dem ostlichen Kanada herleiten lésst, tiber den
Nordatlantik und lagerten es in diskreten Schichten
als Dropstones ab. Nach ihrem Entdecker H. Hein-
rich werden diese Schichten Heinrich-Lagen genannt
und gemeinsam mit ihrer unmittelbaren Ursache,
dem intensiven Kalben am Rande der nordpolaren
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B Abb.5.40 Granitische Dropstones
in einem jungpaldozoischen Tillit

im 6stlichen Australien. Die vom
umgebenden Sediment abweichende
Lithologie der Dropstones tritt hervor,
ebenso wie die durch den Aufprall
unter dem Klast herabgebogenen
Sedimentlaminae. Die Verbiegung
der Laminae ist allerdings durch die
spdtere Setzung des Sedimentes noch
betont

Eiskappe, als Heinrich-Ereignisse (,Heinrich events’)
zusammengefasst und zur Rekonstruktion der quar-
taren Klimazyklen genutzt.

5.5 Erosion und Ablagerung

durch Wind

Die sedimentbewegende Wirkung des Windes ist
besonders deutlich in den vegetationsarmen Gebie-
ten der Trocken- und Kiltewiisten, die zudem
von konstanten Windsystemen gekennzeichnet
sind. So liegt das arktische Periglazialgebiet im

B Abb.5.41 Herannahen der Front
eines Sandsturmes in der Sahara;
Oweinat, Agypten (Bildrechte: Foto -
H. Kontny)

Einflussbereich der Polaren Zelle der atmospha-
rischen Luftbewegung mit ihren vorherrschenden
Nordostwinden. Auch die Sahara wird von einem
Nordostwindsystem geprégt, das ein Teil der Luftzir-
kulation der Hadley-Zelle ist (8 Abb.2.2). Die Wind-
geschwindigkeiten sind héufig sehr viel hoher als in
Mitteleuropa, Sandstiirme erreichen bis zu 10 m s°!
(B Abb.5.41).

Im Periglazialgebiet in der Umgebung der
groflen Inlandeismassen wehen heftige Fallwinde
vom Inlandeis herab. Sie wehen Gesteinsstaub aus
den Boden und Sandurflichen heraus, den sieinz. T.
grofler Entfernung von seinem Ursprungsgebiet als
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Loss ablagern. So entstanden in den Randgebieten
der pleistozidnen Vereisung in Mitteleuropa die Los-
sablagerungen, aber auch, wie im stidlichen Russ-
land und in China, ausgedehnte und méachtige Loss-
decken. Sie bedecken etwa 10 % der heutigen Land-
oberfliche. Loss ist ein strukturloser, wenig verfestig-
ter Silt mit einem Karbonatgehalt von durchschnitt-
lich 20 %. Urspriinglich bezeichnete der Begriff Loss
nur dolisch verfrachtete Silte der pleistozdnen Kalt-
zeiten, inzwischen wird er jedoch auch fiir entspre-
chende ltere Ablagerungen verwendet.

Eine Vorstellung des Volumens #dolischen
Staubes, der in den Wiisten und aus den Wiisten
heraus umgelagert wird, geben die gelegentlich bis
ins humide Gebiet verwehten Staubmengen. Im Marz
1901 wurden etwa 4 Mio. t Saharastaub iiber eine
Fliche von mehr als 1,5 Mio. km? in Siid- und Mit-
teleuropa ausgebreitet (zum Vergleich: Deutschland
hat eine Fliche von 356.789 km?). Jihrlich kommen
auf der Liange von Barbados 25-37 Mio. t Staub mit
den Passatwinden aus der Sahara an. Allerdings
tragt auch die Winderosion von Bden tiberall auf

Kasten 5.5 Diinen

GroBe und kleine Schragschichtungskérper sind auch

fuir dolische, durch Wind geprégte, Ablagerungsraume
typisch. Sind diese Schragschichtungskdrper nur wenige
cm hoch, spricht man von aolischen Rippeln, grof3e
Formen werden als Diinen bezeichnet (B Abb. 5.42 und
5.43a, b). Aolische Rippeln und Diinen entstehen als
Transport- und Ablagerungsform durch die Transportkraft
des Windes. Aufgrund ihrer Morphologie und

Bildungsart werden folgende Diinenarten unterschieden
(8 Abb. 5.42):

Sicheldiinen (Barchane) entstehen als Transportform

bei geringer Sandzufuhr und trockenem Untergrund.

Die Enden der Sicheln zeigen nach Lee. Bei feuchtem
Untergrund, z. B. in periglazialen Gebieten, bilden sich
ebenfalls sichelférmige Parabeldiinen. Ihre Enden werden
durch die nach oben steigende Feuchtigkeit und ggf.
bestehenden Permafrost besser festgehalten als der
héhere Zentralteil der Sichel und zeigen hier nach Luv. Die
interne Schichtung féllt in beiden Féllen nach Lee ein.

Bei groBer Sandzufuhr entstehen Langsdiinen,
sogenannte Seifs, die bis zu 200 km lang und bis zu 100 m
hoch werden kdnnen. Der Abstand zwischen zwei Seifs
kann 1-2 km betragen. Sie werden durch Winde erzeugt,
die parallel zu den Diinen wehen, jedoch spiralig rotieren.
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B Tab.5.9 Aolische Sedimentationsraten von Staub
in verschiedenen Gebieten der Erde (nach Goudie
1983)

Region Sedimentationsrate
(tkm2a™)

Kuwait 55

Bulgarien 45

Arizona 54

Negev (Israel) 50-200

Mexico City <10-50

Kaspisches Meer 40

Kansas 56

Nordliches Nigeria 137-181

der Erde zur stindigen Staubablagerung bei. Die
Sedimentationsrate kann tiber das Jahr variabel
sein und schwankt zwischen <10 und 200 t km2 a™!
(B Tab.5.9).

Seifs sind relativ ortsfest. Diejenigen der Sahara haben
sich in historischer Zeit kaum fortbewegt.

Sterndiinen entstehen bei wechselnden Windrichtungen
und groBer Sandzufuhr. Geradlinig lang gestreckte
Transversaldiinen sind quer zur vorherrschenden
Windrichtung orientiert.

Ein charakteristisches Merkmal der Schragschichtung

von Diinen im Gegensatz zu aquatischen Rippeln ist die
Zunahme der Dicke der einzelnen Schragschichtungsblatter
mit der Entfernung vom Diinenkamm. Anders als bei
aquatischen Rippeln werden die einzelnen Kérner vom
Transportmedium Luft nicht so stark abgebremst und
kénnen somit in groBerer Entfernung vom Rippelkamm
abgelagert werden. Auch kénnen in Diinen die
Schragschichtungen gréBere Neigungswinkel von bis zu
35° erreichen, da die Kornreibung gréBer ist und damit auch
der magliche kritische Hangwinkel.

Diinen sind nicht alleine an die Wiisten des ariden
Klimareiches gebunden. Von den Meeresstranden humider
Gebiete, besonders von wellen- und sturmgepragten
Kiisten, kann Sand als Wanderdiine zusammengeweht
werden. Diese Diinen sind gewissermafen aride Inseln

im humiden Reich und erlauben keinen Schluss auf das
GroBklima der betreffenden Region.
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Sicheldiine

Windrichtung

Windrichtung

Transversale Diine Seif- oder Langsdiine

B Abb.5.42 Typen dolischer Diinen (Bildrechte: nach Selley 1988)

B Abb.5.43 (a)Kleine Transversalrippeln auf einer gro3en Transversaldiine sind das Ergebnis wechselnder
Windgeschwindigkeiten und -richtungen (Foto: H. KONTNY). (b) Aolische Schrigschichtung in Diinen des Navajo
Sandsteins, Jura, USA (Bildrechte: Foto: D. Ludwig)
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o . L Luft bewegt sich als turbulente Stromung. Wie das

B Tab.5.10 Aolischer Transport in Abhédngigkeit irbelt si di K6 Bod f
von KorngroBe und Windgeschwindigkeit (nach Zeil Wasser wirbelt sie Sedimentkorner vom Boden au
1990) und trégt sie fort (8 Tab.5.10 und @ Abb. 5.18). Staub
fliegt durch die Luft, feine Sandkorner hiipfen. Quarz-

KorngroBe Windgeschwindigkeit Bewegungsart korner mit einem Durchmesser >0,5 mm (grober

5 =
(mm) (ms™) der Korner Mittelsand) konnen nur als Bodenfracht rollend
01 15 Aolische oder springend bewegt werden. Das vom Wind fort-
Suspension getragene Material scheidet sich bei der Verfrachtung

0.5 - Bodenfracht nach Korngréflen (und Dichte) in Sand, Silt und Ton

(8 Abb.5.18). Auf offenen Flachen kann sich der Sand
1 15 Bodenfracht .

ansammeln und als Diine wandern (» Kasten 5.5).
10 25 Bodenfracht

Die Winderosion bewegt in den ariden Klima-
zonen im Zuge der Deflation (Auswehung) grofle

B Abb.5.44 Windkanter aus der
Lybischen Sahara (Foto: I. Reinicke,
Probe: F. Thiedig)

O Abb.5.45 Bienenwabenartige
Korrasion in Granit
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Mengen an feinem Sand und Staub und hinterlésst so
die Deflationsfléachen, auf denen sich der grobe Defla-
tionsriickstand anreichert. Die Klasten dieses Riick-
stands werden vom Wind entsprechend der vorherr-
schenden Windrichtung zu Windkantern zurechtge-
schliffen (8 Abb. 5.44). Andauernde Deflation kann
den Riickstand zu einer geschlossenen Bedeckung
konzentrieren, die nun den Untergrund schiitzt.
Auf festes Gestein wirkt die Korrasion. Einem
Sandstrahlgeblése gleich bearbeitet sandbeladener
Wind morphologische Erhebungen und formt bei ein-
heitlich vorherrschender Windrichtung markante Luv-
und Leeseiten heraus. Weniger resistente Bereiche eines
Gesteins werden bevorzugt erodiert und hinterlassen
bienenwabenartige Korrasionsformen (8 Abb. 5.45).
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6.1 Morphologische Gliederung des
Meeresbodens

Die vielfiltig gegliederten, aber in sich zusam-
menhidngenden Meere nehmen eine Fliche von
510,1 x 10° km? ein und bedecken 70,8 % der Erd-
oberflache. Sie enthalten mit einem Volumen von
1350 x 10° km? 97,5 % der Wassermenge an der
Erdoberflache (B Tab.4.1). In der nérdlichen Hemi-
sphire bedecken die Ozeane 61 %, in der siidlichen
81 % der Erdoberfliche. Von den offenen Ozeanen
sind die Randmeere, wie z. B. die Japanische See,
durch Inselketten abgetrennt; das Mittelmeer ist fast
vollstindig vom Festland umschlossen und gilt als
Binnenmeer.

Der Meeresboden ist in eine Reihe verschiede-
ner Tiefenstufen gegliedert, unter denen die Flach-
see und die Tiefsee den grofiten Raum einnehmen
(B Abb. 1.3). Die Flachsee reicht bis etwa 500 m hinab,
sie ist im Mittel 200 m tief und erreicht in einigen
Fallen Breiten von mehr als 300 km. In erdgeschicht-
lichen Perioden mit Hochstédnden des Meeresspiegels
wurden grofSere Flachen der Kontinente als Epikon-
tinentalmeere tiberflutet. Moderne Beispiele sind
die Hudson Bay im nordlichen Nordamerika oder
die Ostsee. Letztere ist allerdings nicht vollmarin,
sondern brackisch, da der Meerwasserzufluss durch
Skagerrak und Kattegat stark eingeschréankt ist und
der Stilwassereintrag aus einer Vielzahl von Fliissen
relativ zur Grofle der Ostsee erheblich ist.

Die Flachsee tiberflutet den Kontinentalso-
ckel oder Schelf, der die Festlinder umgibt. Uber
eine markante Schelfkante geht der Meeresboden
in den stéarker geneigten Kontinentalabhang iiber,
der eine durchschnittliche Neigung von 1:40 = 4°
hat. In Tiefen zwischen 2000 und 5000 m schlief3t
sich an den Kontinentalabhang der Kontinentalfu3
an, der mit einem Gefille von 1:700 bis 1:1000 wie-
derum geringer geneigt ist. Schelf und Kontinental-
abhang werden an vielen Stellen von den tief einge-
furchten Télern der submarinen Canyons durch-
schnitten. Ihr Ursprung liegt haufig bereits in einem
markanten Flusstal auf dem Festland oder aber im
Bereich des Schelfes. Einige von ihnen sind versun-
kene Flusstiler, die in der Zeit der pleistozinen Mee-
resspiegeltiefstinde angelegt wurden. Die Canyons
queren den Kontinentalabhang und miinden in die
Tiefsee. In Tiefen von etwa 5000 m erstreckt sich die

relativ ebene Tiefsee, die 4/5 des Ozeanbodens und 3/5
der Erdoberfliche einnimmt. Der Boden der Tiefsee
weist nur sehr geringe Hangneigungen von weniger
als 1 m pro km auf. Uber diese Tiefsee- oder abyssa-
len Ebenen erheben sich eine Vielzahl lang gestreck-
ter Plateaus sowie ozeanischer Vulkane und Inseln.
Letztere werden Seamounts oder Guyots genannt
(B Abb. 6.34, B Abb. 12.47), wenn sie isoliert stehen
und den Meeresspiegel nicht erreichen. Sie stehen
héufig mit einem ortsfesten, punktuellen Vulkanis-
mus in Verbindung, der als Hot-Spot-Vulkanismus
bezeichnet wird (» Kap. 10). Die Tiefsee wird weiter-
hin durchzogen von dem erdumspannenden System
der Mittelozeanischen Riicken, die sich zu einer Was-
sertiefe von 2500 m erheben. Die grofiten Tiefen zwi-
schen 7135 mund 11.034 m erreicht der Meeresboden
in den 26 Tiefseerinnen (8 Abb.6.1, 8 Abb. 10.1), deren
ldngste mit 5900 km die Peru-Chile-Tiefseerinne am
Westrand von Siidamerika ist (» Abschn. 10.3).

6.2 Das Meerwasser

Das Wasser der offenen Ozeane enthélt durchschnitt-
lich 35 %o Salze gelost. Die Ionen Nat, Mg?*, Ca*,
K*, CI', HCO;™ und SO,* machen 99 % der gelds-
ten Substanz im Meerwasser aus. Na* und CI” repri-
sentieren allein 86 % (B Tab. 6.1). Die Salinitat, d. h.
der Salzgehalt, schwankt im offenen Weltmeer zwi-
schen 33 %o und 38 %o. Diese Bandbreite erklart sich
dadurch, dass dem Meerwasser durch Verdunstung
oder Eisbildung Wasser entzogen und dadurch der
Salzgehalt erhoht wird; andererseits wird er durch
Niederschlége, Flusswassereintrag sowie Abschmel-
zen von Gletschereis verringert. Demgegentiber hat
Stuflwasser nur eine Salinitat von bis zu 0,3 %eo.

Besondere Verhiltnisse herrschen in den Rand-
meeren, die im humiden oder nivalen Klimareich
geringere, im ariden héhere Gehalte als der Durch-
schnitt fithren. So hat die Ostsee eine Salinitat von
10-15 %o, das Rote Meer jedoch eine von 40 %o.
Noch grofler sind die Abweichungen nahe von
Flussmiindungen, wo die Salzgehalte sehr gering
werden koénnen, oder in Lagunen in aridem Klima,
wo sehr hohe Konzentrationen auftreten konnen
(» Abschn.6.4).

Die Gase der Luft l6sen sich im Meerwasser wie
im Stiflwasser. Die oberen 30 m sind hiufig durch die
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B Abb.6.1 Schematische
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Morphologie des Ozeanbodens im
stidostlichen Pazifik. Die Gliederung 0
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Fotosynthesetitigkeit des pflanzlichen Plankton an
Sauerstoft tibersittigt. In grofleren Tiefen hingegen
wird, sofern nicht Strémungen fiir eine Durchmi-
schung und Durchliiftung des Wassers sorgen, der
Sauerstoff durch den Stoffwechsel der marinen
Organismen sowie die Oxidation organischer Reste
abgereichert.

Ist der Austausch zwischen sauerstoffreichem
Oberflichenwasser und sauerstoffarmem Boden-
wasser, wie z. B. im Schwarzen Meer (» Abschn. 6.6),

B Tab. 6.1 Hauptbestandteile des Meerwassers bei
34,32 %o Salinitat (nach Garrison 1993)

Bestandteil Konzentration Gew.-%
%o oder g kg™

Wasser

Sauerstoff 857,800 85,80

Wasserstoff 107,200 10,70

Haufigste lonen

Chlor (CI) 18,980 1,90

Natrium (Nat) 10,556 1,10

Sulfat (S0,2) 2,649 030

Magnesium (Mg?2*) 1,272 0,10

Kalzium (Ca2*) 0,400 0,04

Kalium (K*) 0,380 0,04

Hydrogenkarbonat 0,140 0,01

(HCO*)

Summe 999,377 99,9

sehr stark eingeschrankt, so wird bei Anhalten dieser
Bedingungen das Bodenwasser vollstindig an Sauer-
stoff verarmen. Unter diesen anaeroben Bedingun-
gen gedeihen anaerobe Bakterien, die Eiweifle
abbauen und ihren Energiebedarf u. a. durch die
Reduktion von Sulfaten decken. Dabei erzeugen sie
Schwefelwasserstoff, der das Wasser fiir die meisten
Organismen vergiftet und die Bildung von Faul-
schlamm begiinstigt (» Abschn. 6.6).

6.2.1 Wie kommt das Salz ins Meer?

Die heutige Zusammensetzung des Meerwassers
konnen wir messen. Was aber ist mit der Zusam-
mensetzung des Meerwassers in der geologischen
Vergangenheit? Sie kdnnen wir nur indirekt aus
den marinen Sedimenten ableiten, die uns als ver-
steinerte Zeugnisse der geologischen Uberlieferung
zuganglich sind. Untersuchungen von Karbonat-
und Salzgesteinen haben ergeben, dass sich zumin-
dest im Phanerozoikum, also seit etwa 540 Ma, die
Zusammensetzung des Meerwassers im Prinzip
nichtvon der heutigen unterschied (» Kap. 7). Dieses
mag iiberraschen, da es doch einerseits im Verlauf
des Phanerozoikums mehrere grofie Vereisungen
gegeben hat, die riesige Volumina an Stifiwasser als
Eis gebunden haben, andererseits dem Meerwas-
ser aber, wie z. B. im Perm, durch grofimaf3stabli-
che Salzfillung bedeutende Mengen gelGster Salze
entzogen wurden. Da das Salz des Meerwassers im
Fall der Vereisungen nicht in das Eis mit eingelagert
wird, blieb es demnach zunéchst im Meer zuriick.
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Die Sedimente der entsprechenden Zeitraume ver-
zeichnen jedoch keinen Anstieg der Salinitit. Wenn
also unsere Ausgangsannahmen stimmen, muss es
einen Puffer geben, der derartige Schwankungen der
Zusammensetzung auffangen kann. Bevor wir die
Frage nach diesem Puffer beantworten, ist zunéchst
noch eine andere, grundlegendere Uberlegung anzu-
stellen: Warum ist das Meerwasser iiberhaupt salzig?

Regenwasser ist relativ reines Wasser, das Kat-
ionen und Anionen in nur sehr geringer Menge
fithrt. Die relative Haufigkeit von Na* und CI" stellt
gleichsam eine aus der Verdunstung von Meerwas-
ser ererbte Komponente dar (8 Abb.6.2). Die Verwit-
terung der Festlandsgesteine unter Mitwirkung des
Regenwassers setzt eine Vielzahl von Anionen und
Kationen frei, die von den Fliissen als Losungsfracht

B Abb.6.2 Vergleich der Gehalte
der wichtigsten Kationen und

ins Meer transportiert werden (8 Tab.6.1, 8 Abb.6.2).
Die Zusammensetzung des Flusswassers wird domi-
niert von Ca** und HCO;’, den Produkten der Kar-
bonatlésung und der Lésung von CO, (8 Abb. 6.2).
Na* und CI" stellen hingegen allein 86 % der gelos-
ten Substanz im Meerwasser (8 Abb. 6.2). Der CI"-
Gehalt, auch Chlorinitat genannt, ist ein haufig ver-
wendetes Maf3 fiir den Salzgehalt, die Salinitat. Meer-
wasser hat eine durchschnittliche Salinitét von 35 %o,
Stuflwasser hat hingegen eine von nur 0,3 %o.

Der chemische Bestand des Meerwassers wird
durch den volatilen Eintrag aus dem Erdmantel
erginzt, der mit dem untermeerischen Magmatis-
mus zusammenhéngt (» Abschn. 12.3) und iiber den
auch der CI'-Haushalt beeinflusst wird. Zur gleichen
Zeit werden dem Meerwasser diejenigen chemischen
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Anionen in Regen-, Fluss- und 4" Regenwasser (gS=7,1mgl")
Meerwasser. gS: Gesamtheit der = 3l
geldsten Salze. Die Kationen- und 2
Anionenkonzentrationen nehmen S
. = 2+
vom Regenwasser Uber das s
Flusswasser zum Meerwasser um E’
= -
das 15fache und das 250fache zu © !
(Bildrechte: verdndert nach Bearman 0 1 —1 I:l
2001) Na*  K' Mg¥ Ca® CI HCO; SOZ Sio,
60 — Flusswasser (gS = 118,2mg ") S
= 50F
2 4
S b
o
& 20~
g H
N 10+
0 I:l e [T I:l I:l
Na* K* Mg*  Ca%* CI~ HCO; 8O, Si0,
20000~ Meerwasser (gS = 34400 mg ' =34.4 g I'")
< 15000 [~
=
E
S
5 10000 —
S
S
<2 5000
0
Na* K* Mg#  Ca® ClI” Hco; SoZ  Sio,



6.2 - Das Meerwasser

ifik-S-

Aquatorial-S.
<~

f Siid-Aquator-S.
f()
N

3
45 o3
25 @ 5’
15 5 =
5 g_ S
0o 2p
=1
-5 g E
> o
-15 2 3
25 3%
-35 2
> 5
-90 | | | | |
-180 -120 -60 0 60 120 180
O Abb.6.3 (a) Die bedeutenden Oberflachenstromungen der Ozeane. Deutlich treten die verschiedenen Stromungswirbel

der Ozeane der nordlichen und stidlichen Hemisphare hervor (Bildrechte: nach Gross 1977); vgl. mit 8 Abb. 2.2 u. @ Abb. 2.4;

(b) Kontinentverteilung, Temperaturen der oberflachennahen Luft und generelles Paldostromungsmuster der oberen Kreide
(Bildrechte: zusammengestellt und verdandert nach Upchurch et al. 1999). In der Kreide hatten die Kollisionen zwischen
Australien und Indien mit Asien sowie Afrika mit Europa noch nicht stattgefunden. Die entsprechenden Ost-West-Verbindungen
des Tethys-Meeres waren demnach noch fiir die dquatorparallele Zirkulation gedffnet. Gleiches gilt fiir die Region des heutigen
Mittelamerika. Der nordwarts gerichtete Westast des atlantischen Stromungswirbels der niedrigen Breiten diirfte daher deutlich
schwadcher als heute gewesen sein. Entsprechend gering war daher auch der Warmetransport aus den niedrigen in die hohen
Breiten. Dies wird verdeutlicht durch die nahezu breitengradparallele Anordnung der Klimagiirtel, hier dargestellt durch die
Oberflachentemperaturen, die erheblich von den heutigen abweichen (8 Abb. 2.3)

Bestandteile entzogen, die die Organismen fiir ihren
Stoftwechsel und den Schalenbau benétigen. Weitere
Ionen werden in den marinen Sedimenten und den
in ihnen neu gebildeten, authigenen Mineralen ein-
gelagert (» Kap. 8). Im Prinzip bildet sich so ein
chemisches Gleichgewicht zwischen Eintrag und

Entnahme heraus, das durch Angebot und Nachfrage
reguliert wird. Dieses Gleichgewicht wurde jedoch
durch die bereits genannten Vereisungen sowie
durch Phasen erhohter Evaporitbildung wie z. B.
im Zechstein (» Abschn. 6.4) erheblich gestort. Im
ersten Fall hitte die Salinitét des Meerwassers steigen
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miissen, im zweiten hitte sie wegen der grofivolumi-
gen Salzfillung sinken miissen. Beides war offenbar
nicht der Fall.

Wie wir in » Kap. 12 und » Kap. 13 iber Magma-
tismus und Metamorphose noch im Einzelnen sehen
werden, ist die an den Mittelozeanischen Riicken
neu gebildete ozeanische Kruste heif$ und noch bis
zu Entfernungen von ca. 1000 km seitlich der Mit-
telozeanischen Riicken relativ warm. Die oberen
Bereiche der ozeanischen Kruste sind durchzogen
von einem Netzwerk von Kliiften und Stérungen,
die dem Meerwasser das Eindringen in die Kruste
erlauben. Dort wird es erwdrmt und kann chemisch
mit der Kruste reagieren. Bei erh6hten Temperaturen
sind die betroffenen Austauschreaktionen zwischen
Kruste und Meerwasser besonders effizient. Ein Bei-
spiel fir diese Reaktionen ist die Albitisierung von
kalziumreichem Feldspat, eine Reaktion, bei der im
Wesentlichen Ca?* durch Na™ ersetzt wird (» Kap. 12
und » Kap. 13).

In sogenannten schwarzen und wei3en Rau-
chern (» Abschn. 12.3, B Abb. 12.46) tritt das aufge-
heizte Thermalwasser mineralbeladen wieder am
Meeresboden aus. Rechnet man den Ausstof3 der
bekannten Raucher sowie ihre Haufigkeit auf die
gesamte Linge der Mittelozeanischen Riicken hoch,
so ergibt sich, dass das gesamte Ozeanwasser rein
rechnerisch etwa alle 15 Ma einmal den hydrother-
malen Kreislauf der 60.000 km langen Mittelozeani-
schen Riicken durchléuft. Es hat sich seit dem Beginn
der Plattentektonik, aber spatestens gegen Ende des
Proterozoikums, ein Gleichgewicht zwischen der
durchschnittlichen Zusammensetzung des Meerwas-
sers und dem chemisch verdnderten Teil der ozea-
nischen Kruste eingestellt. Die Mittelozeanischen
Riicken und die obere ozeanische Kruste dienen
somitals grofler chemischer Puffer, der immer unter
den gleichen Bedingungen mit dem Wasser reagiert
und so die Zusammensetzung des Meerwassers tiber
lingere Zeitraume konstant hélt. Wird z. B. dem
Meerwasser weltweit Na* und CI” entzogen (Stein-
salzbildung), so werden durch das ,,Defizit“ die Alte-
rationsprozesse einschliefllich der Albitisierung in
ihrer Intensitdt vermindert und weniger Na* in die
ozeanische Kruste abgegeben. So kann sich Na* im
Meerwasser wieder bis zum Normalwert anreichern.
Wird im umgekehrten Fall NaCl im Meerwasser im
Zuge grofler Vereisungen angereichert, so werden
die Alterationsprozesse angeregt, bis der Uberschuss

abgebaut ist. CI" scheint bei den genannten Prozessen
eine relativ konstante Grofe zu sein. Wird Na* dem
Wasser durch die genannten hydrothermalen Altera-
tionsprozesse entzogen, bleibt das Cl™ tibrig und geht
moglicherweise Verbindungen mit anderen Katio-
nen oder H* ein. Der hydrothermale Wasserkreislauf
der Mittelozeanischen Riicken macht mengenmifiig
nur etwa 1 % des meteorischen Kreislaufes aus, che-
misch ist er wegen der hohen Temperaturen jedoch
100-mal so effektiv.

Das Wasser der Ozeane wird demnach fortwih-
rend chemisch neu eingestellt. In dieser Darstel-
lung haben wir die chemischen Austauschprozesse
an den Mittelozeanischen Riicken sehr hervorge-
hoben. Es ist jedoch zu betonen, dass auch biologi-
sche und sedimentire Prozesse in den Meeren ins-
gesamt eine sehr grofle Bedeutung bei der Steuerung
chemischer Gleichgewichte haben und den chemi-
schen Stofthaushalt der Ozeane in erheblichem Maf3e
beeinflussen.

6.3 Die ozeanische Zirkulation

Da Wasser eine weit grofiere Wiarmekapazitit als
Gestein besitzt und die solare Warmestrahlung ins
Meer tiefer als in den Festlandsboden dringt, ist das
Klima der Ozeane ausgeglichener als das der Konti-
nente. Die Oberflichentemperatur der Polarmeere
liegt nur wenige Grad iiber dem Gefrierpunkt des
Salzwassers von -2 °C. In den Tropen hat das Ober-
flachenwasser bei nur geringen jahreszeitlichen
Schwankungen eine Temperatur zwischen 20 und
27 °C. Die atmosphdrische Wirme tibertragt sich
in den gemafligten und tropischen Breiten auf eine
gut durchmischte 300-800 m dicke warmere Deck-
schicht, die ozeanische Troposphare. In der darunter
liegenden ozeanischen Stratosphare herrschen tiber
alle Klimagiirtel hinweg einférmige Wassertempera-
turen zwischen -1 und +4 °C.

Die Wassermassen der Ozeane befinden sich in
standiger Bewegung. Die thermohaline Zirkulation
wird durch Dichtekontraste innerhalb der Ozeane
angetrieben, die durch unterschiedliche Tempera-
turen und Salzkonzentrationen verschiedener Was-
sermassen verursacht werden (8 Abb. 6.4, @ Abb. 6.5,
B Abb.6.6). Thre Wirkung wird modifiziert durch die
Windsysteme, also die externen Krifte des Klimas.
Die Sonne erwarmt dquatoriale Regionen starker
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Arktische Konvergenz Subtropische Konvergenz
Subtropische Konvergenz Antarktische Konvergenz

Antarktische Divergenz
Europa Afrika / Antarktis

B Abb.6.4 Schematischer N-S-Schnitt durch den Atlantik. Die unterschiedlichen Tiefenstrémungen sind bzgl. ihrer
vertikalen Position durch ihre Dichte bestimmt. So hat das an der Antarktis abgekiihlte Antarktische Bodenwasser eine

hohe Dichte und schiebt sich von S her unter das von N stromende Atlantische Tiefenwasser. An den Konvergenzen flieBen
Oberflachenstromungen zusammen und stromen in die Tiefe. An der antarktischen Divergenz erzeugen die von der Antarktis
wehenden ablandigen Winde eine starke Strémung nach N. Durch sie wird Oberflachenwasser fortgetrieben und Tiefenwasser
gleichsam zur Oberflache gesogen, es teilt sich in zwei Stromungen: Eine kehrt durch Abkiihlung in das Antarktische
Bodenwasser zurtick, die andere wird Teil der nach N flieBenden Oberflachenstromung. Die Zahlen an einigen Isolinien geben
Salinitdten an. Der Meeresspiegel ist nicht wirklich eine ebene Flache. In den Konvergenzzonen stromt Meerwasser zusammen
und verursacht eine leichte Aufwélbung. In den Divergenzzonen stromt es auseinander und der Meeresspiegel ist niedriger. Die
Niveauunterschiede betragen nur 1-2 m und sind hier tiberhéht dargestellt (Bildrechte: nach Degens 1989)
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B Abb.6.5 Die Abhdngigkeit von Dichtemaximum und Gefrierpunkt von der Salinitat des Wassers (Diagramm gilt fur
Meeresspiegelniveau). Reines Wasser hat sein Dichtemaximum bei etwa 4 °C, seinen Gefrierpunkt bei 0 °C. Mit zunehmender

Salinitat und damit Dichte sinkt der Gefrierpunkt und erreicht fiir durchschnittliches Meerwasser -2 °C bei 35 %o (Bildrechte:
nach Garrison 2007)
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B Abb.6.6 Temperatur und Salinitdt charakteristischer Wassermassen der Weltmeere. Die schrég verlaufenden Linien sind
Isopyknen (Linien gleicher Dichte), die Zahl gibt die Dichte in Tausendstel tiber 1 an. Die Dichte der Weltmeere variiert also

zwischen 1,025 und 1,0285 g cm3 (Bildrechte: nach Dietrich et al.

als polare; aus dieser Temperaturdifferenz entstehen
tiberregionale Windsysteme, die Warme in Rich-
tung auf die Pole umverteilen (» Kap. 2, @ Abb. 2.2).
Uber den Ozeanen setzen diese Windsysteme durch
Reibung an der Meeresoberfliche bedeutende Mee-
resstromungen, die Oberflichenstromungen, in
Gang, die mehrere Klimazonen queren kénnen
(B Abb. 6.3). Auf dem Weg vom Aquator in Rich-
tung auf die Pole kiihlt das Wasser dieser Stromungen
kontinuierlich ab und nimmt so an Dichte zu. Uber-
steigt die Rate der Evaporation, wie z. B. im Atlantik,
die Zuflussrate von Siifiwasser aus den Fliissen, so
nimmt auch die Salinitdt und damit wiederum die
Dichte des Wassers zu. Erreicht das Oberflaichenwas-
ser einen Dichtewert, der hoher ist als derjenige der
etwas tiefer liegenden Wassermassen, wird die hori-
zontale, windgetriebene Oberflichenstromung in
eine vertikale, thermohaline Zirkulation tibergehen.

1975)

Im Nordatlantik sinken diese Wassermassen 6stlich
von Groénland bis auf den Meeresboden ab, um als
Tiefenstrom hoher Dichte wieder nach S abzuflie-
fen (B Abb.6.4). Einmal in Bewegung gesetzt, unter-
liegt die Wirkung des Windes einer kontinuierlichen
Modifikation: Winde erzeugen Stromungen, welche
Wirme umverteilen. Die Umverteilung von Wirme
wiederum dndert die Windsysteme und tber sie
schliefllich wieder die Stromungsmuster der Ozeane.

Der durch die Rotation der Erde bedingte Corio-
lis-Effekt lenkt die Oberfldchenstromungen auf der
Nordhalbkugel nach rechts, auf der Stidhalbkugel
nach links ab. Infolge der Coriolis-Wirkung entste-
hen ozeanweite Stromungswirbel, die sich auf der
nordlichen Hemisphire im Uhrzeigersinn, auf der
stdlichen gegen ihn bewegen (8 Abb. 6.3). Die Form
der Wirbel wird schliefllich durch die Position der
Kontinente sowie die Morphologie der Ozeanbdden
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modifiziert. Die Lage des geografischen Aquators
entspricht somit ungefihr der Position des Aquators
der oberflachlich ozeanischen Stromungs- sowie der
klimatischen Windsysteme.

Ein geeignetes Beispiel fiir die Erlauterung der
Klimabeeinflussung durch Oberflichenstromungen
ist der Golfstrom. Er transportiert erwdrmtes Wasser
aus der tropischen Karibik nach NO in den nérdli-
chen Atlantik (8 Abb. 6.3a) und fliefSt westlich der
Britischen Inseln und Norwegens vorbei; ein Auslu-
fer reicht von Norden her bis in die Nordsee hinein.
Obwohl der Golfstrom auf dem Weg tiber den Atlantik
abkiihlt, reicht die mitgefithrte Warme dennoch aus,
um West- und Mitteleuropa ein relativ mildes Klima
zu bescheren. Die nérdlichen Bereiche der ameri-
kanischen Ostkiiste, die auf den gleichen geografi-
schen Breiten liegen wie die genannten europdischen
Gebiete, stehen demgegeniiber unter dem Einfluss der
aus der Arktis kommenden Ostgronland- und Labra-
dorstromungen und sind von sehr viel langeren, kilte-
ren und schneereicheren Wintern betroffen.

EINifio Die Luftzirkulation in der Hadley-Zelle wird
in Drei- bis Vierjahreszyklen gestort. Die ,,Stidliche
Ostzillation® fithrt zu einer Umkehr des gewoéhnlich
nach W gerichteten Luftstroms zwischen dem nor-
malerweise stabilen Tiefdruckgebiet iiber dem west-
lichen Pazifik nordlich von Australien und dem nor-
malerweise stabilen Hochdruckgebiet im 6stlichen
Pazifik nahe der Osterinsel. Diese Druckumkehr zwi-
schen 6stlichem und westlichem Pazifik fithrt zu einer
Schwichung oder sogar Umkehr der siidlichen Passat-
winde. Auf3erhalb der Siidlichen Oszillation werden
durch die Passatwinde grofie Wassermassen nach W
gefiihrt. Wahrend der Stidlichen Oszillation kommen
die so induzierten westgerichteten Strémungen
nahezu vollstindig zum Erliegen. Dieses ermdoglicht
es einem Teil der im westlichen Pazifik akkumulierten
nihrstoffarmen warmen Wassermassen, als warmer
Oberfliachenstrom nach Osten zu stromen. Dadurch
wird daskalte und néhrstoftreiche Wasser vor der siid-
amerikanischen Kiiste, das dort normalerweise durch
Auftrieb (,upwelling’) an die Oberfliche gelangt und
nach N stromt, durch das warmere und zuerst nach E,
dann nach S flieflende Wasser verdrangt.

Das warme Wasser erreicht die sitdamerikani-
schen Kiistenbereiche gewohnlich zur Weihnachts-
zeit (B Abb. 6.7). Die Stromung und das Ereignis
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La Nifia Bedingungen, Dezember 1998
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B Abb.6.7 Anomalie der monatlichen Oberfléchen-
temperaturen (°C) des Pazifiks fiir den Monat Dezember
in ausgewahlten Jahren (Quelle: http://www. pmel.noaa.
gov/tao/elnino/la-nina-anomaly.html). Die Variation der
Oberflachentemperaturen ist angegeben als Abweichung
der Temperatur vom Normalwert

werden daher als El Nifio, das Christkind, bezeich-
net. Der lokale Meeresspiegel steigt um bis zu 20 cm,
die Wassertemperatur steigt um bis zu 7 °C, ver-
starkte Verdunstung ruft Kiistenstiirme und stark
erhohte Regenfille im Kiistenland hervor. Das nahr-
stoffarme warme Wasser nimmt den Organismen,
die sonst in den siidamerikanischen Kiistengewds-
sern leben, ihre Lebensgrundlage, sodass auch der
Fischfang erhebliche Schéiden erleidet. Ein El-Nifio-/
Stidliche-Oszillation-Ereignis dauert ungefahr ein
Jahr. Sehr starke El-Nifio-Ereignisse fanden 1982/83,
1997/98,2015/2016 und 2016/2017 statt. Nach dem



http://www.pmel.noaa.gov/tao/elnino/la-nina-anomaly.html
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ersten der beiden Ereignisse beobachtete man, dass
anschlieflend die Wassertemperaturen nicht auf die
vormaligen zuriickfielen. Binnen 2 Jahren wander-
ten z. B. exotische marine Arten sowie Vogel, die tiber
Jahrzehnte nicht beobachtet wurden, nach Siidka-
lifornien ein. Als Teil der Siidlichen Oszillation
werden El-Nifo-Ereignisse oft durch sog. La Nina-
Ereignisse abgelost. Diese sind durch ungewohnlich
kithle Temperaturen im 6stlichen Pazifik gekenn-
zeichnet (B Abb.6.7).

Die Auswirkungen von El-Nino-Ereignissen auf
die klimatischen Verhéltnisse auf der Erde sind recht
unterschiedlich (8 Abb.6.8). In Europa sind sie kaum
sptrbar, da sie von den ohnehin sehr wechselhaften
Klimabedingungen iiberdeckt werden. In Nordame-
rika machen sich El-Nifo-Ereignisse hingegen durch
wirmere Temperaturen im Zentrum des Kontinents
und durch kithlere Temperaturen im Stidwesten und
Stidosten bemerkbar. Im westlichen Pazifikraum
nehmen die Niederschlidge deutlich ab. Die resultie-
rende Trockenheit fithrte dort 1997 zu ausgedehn-
ten Waldbrianden, deren gemeinsame Rauchwolke
eine Ausdehnung von bis zu 4.000 km hatte und die
Sonne bis zur Lichtstirke der Dimmerung verdun-
kelte (B Abb. 6.8). El-Nifio-Ereignisse finden mit
einer Periodizitdt von 3 bis 4 Jahren statt. Thre Ursa-
chen sind z. Zt. noch nicht gut verstanden; sie diirften
aber in der internen Dynamik der Wechselwirkun-
gen zwischen Atmosphére und Ozeanen liegen.

6.3.1 Tiefseestromungen und

die ozeanische Klimapumpe

Was aber geschieht mit den oben erwihnten dichte-
ren Wassermassen, die im Nordatlantik absinken und
als nordatlantisches Tiefenwasser als tiefste Wasser-
schicht nach S flieBen? Sie iiberqueren den Aquator
und treffen im Stidatlantik auf das wiederum dichtere
antarktische Tiefenwasser, das u. a. durch Abkiih-
lung im Siidpolarmeer absinkt und sich wegen seiner
hoheren Dichte unter dem atlantischen Tiefenwas-
ser nach Norden schiebt (8 Abb. 6.4). Das atlanti-
sche Tiefenwasser setzt seinen Weg an der Antarktis
und dem stidlichen Australien vorbei in den Pazifik
hinein fort, wo es durch ,upwelling‘ oder Stromungs-
divergenz in geringere Tiefen aufsteigt und erwérmt
an Nordaustralien und Westafrika entlang zuriick in

den Nordatlantik stromt, den es schlief3lich als Ober-
flachenwasser wieder erreicht. Hier nun beginnt der
beschriebene Kreislauf dieses ,,0zeanischen Forder-
bandes® von neuem (B Abb.6.9).

Insgesamt transportiert dieses komplexe erd-
umspannende Forderband etwa zwanzig mal mehr
Wasser, als alle Fliisse der Erde zusammen. Wie
bereits erwihnt, verliert der Atlantik mehr Wasser
durch Verdunstung, als ihm durch Fliisse zuflief3t.
Das Gegenteil triftt fiir den Pazifik zu. Die Passat-
winde transportieren Wasser als Luftfeuchtigkeit
vom Atlantik in den Pazifik. Die Wassermenge, die
auf diesem Wege den Atlantik tiber den mittelame-
rikanischen Isthmus verlasst, entspricht etwa der
Menge, die dem Atlantik jahrlich aus dem Amazonas
zuflief3t. Wegen dieses Verlustes ist die Salinitat des
Atlantiks gegeniiber derjenigen des Pazifiks erhoht.
Es sind hauptséchlich die auf diese Weise entstehen-
den Salinitdtsunterschiede zwischen den Ozeanen,
die das ozeanische Forderband in Betrieb halten.
Allerdings nimmt man an, dass es wihrend der
pleistozdnen Eiszeiten inaktiv war und erst wieder
»angeschaltet werden konnte, als sich mit ihrem
Ende die notwendigen Klimagradienten herausbil-
deten. Der Bestand des Forderbandes scheint daher
von entscheidender Bedeutung fiir die Stabilitat der
heutigen klimatischen Verhiltnisse auf der Erde zu
sein. Sollte der wegen der steigenden CO,-Konzen-
tration in der Atmosphére befiirchtete Temperatur-
anstieg (gesteigerter Treibhauseffekt) in der Tat zu
einer globalen Erwiarmung fithren, so konnte dies aus
anderen Griinden als zur Zeit der Eiszeit zu einem
erneuten Abschalten des Forderbandes fithren. Die
globale Erwdrmung wiirde den Ozeanen durch teil-
weises Abschmelzen der polaren Eiskappen erheb-
liche Stilwassermengen zufiithren. Nicht nur wiirde
dadurch der Meeresspiegel weltweit spiirbar steigen,
was an sich schon eine potenzielle Katastrophe fiir
Kistengebiete wire, das nordatlantische Oberfla-
chenwasser wiirde auch durch das aus der Arktis
zustromende Schmelzwasser eine Verminderung
seiner Salinitdt und damit seiner Dichte erfahren. Es
steht zu befiirchten, dass auf diese Weise das nord-
atlantische Oberflaichenwasser nicht mehr die not-
wendige Dichte erreicht, um als thermohaline Stro-
mung in die Tiefe sinken zu kénnen. Dadurch aber
wiirde das ozeanische Forderband an seiner entschei-
denden Stelle unterbrochen und somit zumindest
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O Abb.6.8 (Fortsetzung)

zeitweise abgeschaltet. Die Folgen nicht nur fiir das
globale Klima sind kaum abzuschitzen (siehe auch
» Abschn. 15.1).

Auf seinem Weg durch die Tiefen der Ozeane
ist das Tiefenwasser von der Sauerstoffzufuhr
weitgehend abgeschlossen. Durch den Sauerstoft-
verbrauch u. a. der in den Tiefen lebenden Orga-
nismen sowie durch deren Verwesung verarmt
das Wasser an O,. Gleichzeitig wird es gegen-
iiber dem Oberflachenwasser an Nédhrstoffen wie
Stickstoff angereichert. In besonderen Situationen
kann es in Schelfregionen zum Auftrieb solchen
sauerstoffarmen, aber néhrstoffreichen Tiefen-
wassers kommen, das als Upwelling bezeichnet
wird. Nahe des Meeresspiegels begiinstigen diese
Wisser wegen ihres Nahrstoftfreichtums eine Bliite

des pflanzlichen Planktons. Dies wiederum fiihrt
zu einer Anreicherung mit Sauerstoff und damit
zu einem Reichtum an tierischem Plankton und
an Fischen.

6.3.2 Gezeitenstromungen

Zusitzlich zur stindigen Zirkulation der Ozeane
in den Oberflachen- und Tiefenstromungen gibt es
periodisch ablaufende Prozesse, die sich als Gezei-
ten vor allem an den Kiisten bemerkbar machen. Die
Gezeiten sind grofle um die Erde laufende Wellen,
deren Frequenz, Bewegung und Grofle von der Posi-
tion des Mondes und der Sonne zueinander und
relativ zur Erde abhéngen (» Kasten 6.1).
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=== QOberflachenstromung

=== Tiefenstromung

=== Bodenstromung

[S] Tiefenwasserbildung
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[ Salinitat > 36 %o
[ salinitat < 34 %o

B Abb.6.9 Dererdumspannende Stromungspfad der,Ozeanischen Klimapumpe®. Die im Nordatlantik abgesunkenen kalten
und dichten Wassermassen flieBen als Tiefenstromung (blau) nach Stiden zur Antarktis. Dort absinkendes antarktisches Wasser
hilft, die hohe Dichte der Tiefenstrémung aufrechtzuerhalten. Aus dem zirkumantarktischen Raum stromt das Tiefenwasser in
den Pazifik und den Indischen Ozean, steigt schlieB3lich wieder zur Oberflache auf (rot) und strémt als Oberflachenwasser in den
Atlantik zurtick (nach Rahmstorf 2002). Im Durchschnitt dauert dieser Kreislauf 1.000 Jahre

Kasten 6.1 Gezeiten

Das System Erde-Mond rotiert um eine Achse, die durch
die Erde, aber nicht durch ihren Mittelpunkt verlauft.

Die Kréfte in diesem System sind in ihrer Gesamtheit
ausgewogen, da die Anziehungskréfte zwischen

den Himmelskdrpern und die Zentrifugalkrafte sich
gegenseitig aufheben. Dies gilt jedoch nicht fir einzelne
Punkte an der Erdoberflache. Teilbereiche auf beiden
Korpern verhalten sich entsprechend der an diesen
Punkten herrschenden resultierenden Kraft. An jedem
Punkt der Erde ist demnach eine Kraft wirksam, die vor
allem aus der Anziehungs- und der Zentrifugalkraft des
Erde-Mond-Systems resultiert. Diese Kraft variiert an
jedem Punkt der Erde, da sich die Stellung des Mondes
zu ihr andert und somit auch die Wechselwirkung
zwischen seiner anziehenden Kraft und der Fliehkraft des
Doppelsystems. Sie wirkt auf Landoberflachen wie auf
die Ozeane; sie hat allerdings ihre hauptsachliche und vor
allen Dingen spirbare Gezeitenwirkung in den Ozeanen.
Die Anziehungskraft zwischen zwei Kérpern ist umgekehrt
proportional zum Quadrat ihrer Entfernung voneinander.
Das Wasser auf der Mondseite ist 59 Erdradien vom Mond
entfernt, dasjenige auf der abgewandten Seite hingegen 61.

An der dem Mond zugewandten Seite wirkt die Schwerkraft
des Mondes daher stérker und bewirkt so die mondwartige
Aufwolbung. An der dem Mond abgewandten Seite
wirken die Zentrifugalkréfte des Systems Mond-Erde

der Erdanziehungskraft entgegen und fiihren die
komplementare Aufwélbung herbei. Die Wirkung der
Gezeiten, auch Tiden genannt, auf den Meeresspiegel an
unterschiedlichen Orten auf der sich drehenden Erde lasst
sich vereinfacht mit der Vorstellung beschreiben, dass die
Erde sich unter einer stationdren Wasserhiille dreht. So
erfahren wir die Aufwolbung des Meeresspiegels als Flut,
der nach Ablaufen des Wassers die Ebbe folgt.

Im Prinzip erfahrt also jede Kiste auf der Erde, allerdings
in unterschiedlichem Maf3e, mit jeder Umdrehung

der Erde zwei Mal Ebbe und Flut. Dieser Wechsel wird

als halbtdgiger Gezeitenzyklus bezeichnet. Es dauert
allerdings 24 h und 50 min bis der Mond wieder an
demselben Ort liber der Erde erscheint. Die Phasen

des Gezeitenzyklus verspaten sich also von Tag zu Tag
um 50 min (B Abb. 6.10). Der Abstand zwischen Sonne
und Erde ist wesentlich groRer als derjenige zwischen
Mond und Erde. Da die Sonne eine deutlich gréBere
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Masse besitzt als der Mond, betragt der durch die Sonne
hervorgerufene Tideneffekt dennoch etwa 46 % der durch
den Mond hervorgerufenen Wirkung. Der zusatzliche
Einfluss der Sonne verdandert in Abhdngigkeit von der
geografischen Position eines Ortes auf der Erde den
halbtdgigen Gezeitenzyklus derart, dass ein ganztagiger
Gezeitenzyklus entstehen kann. Diese Veranderung

B Abb.6.10 Gezeitenkurven

entsteht, da die Umlaufbahn des Mondes um die Erde
nicht exakt in derselben Ebene liegt wie diejenige der
Erde um die Sonne. Daher kann es durch Uberlagerung
der genannten Einfluisse zur Verstarkung (Springtide)
oder Abschwachung (Nipptide) von Tidenhub und
-phasen kommen und somit zu den gemischten Tiden
(B Abb. 6.10, @ Abb. 6.11, B Abb. 6.12, @ Abb. 6.13).

an vier Uber die Erde 1 5 10 15 20 25 30 1
verteilten Orten fiir den [rTr T '|I' TrrToToT I'|' T I|'||I T r 1
Monat Méarz 1936, jeweils m - MondphasenQ [ o D
bezogen auf Seekarten null. 6 i
Die Sonne bewirkt einen M 1
Springtidenzyklus von 14,8 4 E .
Tagen der sich mit dem 2| i
Umlaufzyklus des Mondes F 1
von 29,5 Tagen Uberlagert. ot Immingham: halbtagige Gezeitenform .
Zusammen mit anderen 2 7
Faktoren ergeben sich daraus m
an verschiedenen Kiisten 1 1
halbtagige, eintdgige und N |
gemischte Gezeitenverldufe
(1I2I7<::;|;echte: nach Dietrich etal. -1* San Francisco: gemischte, iiberwiegend halbtigige Gezeitenform
mr -
1 -
o i
" Manila: gemischte, (iberwiegend eintagige Gezeitenform -
4 -
mi
il ]
0" Don-Son: eintagige Gezeitenform E

1 5

O Abb.6.11 Relative Amplitude einer gemischten
Tide als Produkt sich Gberlagernder halbtégiger und
ganztagiger Tiden (Bildrechte: nach Gross 1977)

1
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a Springtide ™,
' " N

<
\S 60(\(\

eumond

Sonnentide” %>

b \ Nipptide
1. Viertel N

Mondtide

C

3. Viertel

B Abb.6.12 Relative Positionen von Sonne, Mond und Erde zueinander und die Entstehung von Nipp- und
Springtiden. Bei Vollmond und bei Neumond stehen Sonne, Mond und Erde in einer Linie. Dann summieren sich die
Wirkungen und es kommt zu besonders gro3en Tiden, den Springtiden. Im 1. und 3. Viertel des Mondzyklus verlauft
die Linie zwischen Erde und Mond im rechten Winkel zur Linie Sonne-Erde; dann heben sich die Gezeitenwirkungen
zum Teil auf und es entstehen die Nipptiden (Bildrechte: nach Gross 1977)

— Springtide
== = Nipptide

2

Anderung des
Wasserstandes (m)

Stunden

B Abb.6.13 Wasserstandskurven bei Cuxhaven fiir mittlere Spring- und Nipptiden von 6 h vor bis 6 h nach
Hochwasser (Bildrechte: nach Dietrich et al. 1975)
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Diese um die Erde laufende Welle hat theo-
retisch eine Wellenldnge = 1/2 Erdumfang = ca.
20.000 km. Kénnte sich diese Welle ungehindert
um die Erde bewegen, géibe es also die Barrieren
der Kontinente nicht, so wire die Gezeitenwirkung
iiberall gleich. Da jedoch die Kontinente die freie
Ausbreitung der Welle behindern, wirken sich die
Tiden in den einzelnen Ozeanen und auch inner-
halb jedes einzelnen Ozeans unterschiedlich aus.
Auf offener See ist die Gezeitenwirkung gering.

B Abb.6.14 Eine Ubersicht tiber die Gezeitenwirkung

in der Nordsee und im Armelkanal bezieht sich auf: (a) den
Springtidenhub in Metern, (b) die Maximalgeschwindigkeit
des Springtidenstroms in Knoten (nach Dietrich et al. 1975).
In der Deutschen Bucht bei Helgoland betragt der Tidenhub
2,5m, im Jadebusen 3,6 m, im Armelkanal bei St. Malo

bis zu 10 m. Durch den Querschnitt des Jadebusens bei
Wilhelmshaven flieBen bis zu 28.000 m3 5™ mit einer mittleren
Geschwindigkeit von 1,3 ms™ (= 4,68 km h™). In den einzelnen
Prielen (Stromungsrinnen im Watt) treten noch deutlich
hohere Geschwindigkeiten auf, wodurch entsprechend grof3e
Mengen an Sand und Ton transportiert werden kénnen.
Ahnlich den Wellen stellen die Gezeiten letztlich eine Art
Pendelbewegung des Wassers dar. Jedoch ist sie nicht strikt
symmetrisch und es konnen Nettostromungen aus den
unterschiedlich starken Gegenbewegungen resultieren.

Im Armelkanal bei Dover erreicht der Flutstrom 15 cm ber
dem Boden eine Geschwindigkeit von 55 cm s™ (= 1,98 km
h"), der Ebbstrom 50 cm s™' (= 1,8 km h'). Das bedeutet,

dass jeder Tidenzyklus netto 2,25 km?3 atlantisches Wasser

mit 1t Sand und 2500 t Ton (Schlick) in die Nordsee fiihrt

(1 Knoten=0,51 ms™)

Gegen die Kiisten wéachst der Tidenhub durch
die Stauwirkung auf den Schelfen und erreicht
in trichterférmigen Buchten erhebliche Werte
(B Abb. 6.14). Die Meeresbereiche vor tidenbeein-
flussten Kiisten werden nach der Wassertiefe in das
Subtidal, den Bereich unterhalb der Gezeitenwir-
kung, das Intertidal, die eigentliche Gezeitenzone,
und das Supratidal, die subaerischen Strand- oder
Kiistengebiete oberhalb der Stauwasserlinie, einge-
teilt (vgl. » Abschn. 6.4).

a 5°W 0° 5°E
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Es bedarf aufwendiger Computerprogramme,
um ,,nur* den rezenten Gezeitenprozess annahernd
vollstindig zu simulieren. Angesichts der fortdau-
ernden Drift der Kontinente auf der dynamischen
Erde und der daraus resultierenden stindigen Ande-
rung der Wasser-Land-Verteilung, ist es eine schwie-
rige Aufgabe, das Gezeitensystem fiir eine beliebige
Zeitscheibe der Erdgeschichte zu rekonstruieren.
Der fragmentarische Zustand der geologischen
Uberlieferung erschwert solche Rekonstruktionen
zusdtzlich.

Die oben genannten Beispiele aus der Nordsee
haben bereits angedeutet, dass die Gezeiten eine
erhebliche dynamische Wirkung in den Schelf- und
Flachmeerregionen ausiiben, die mit den allgemei-
nen Schelfprozessen und insbesondere mit den
Wellen zusammenwirken.

Kasten 6.2 Wellen

Wellen mit einer geringen Hohe haben anndhernd die
Form einer Sinuskurve. Mit zunehmender Wellenhéhe

werden die Kimme steiler und damit trochoid-férmig, d. h.

mit scharfen Wellenkdmmen mit einem Brechungswinkel
von 120° (B Abb. 6.15). Das Verhaltnis H:L bezeichnet die
Steilheit einer Welle und ist das MaB der Wellenstabilitat.
Es ergibt sich aus der Amplitude H und der Wellenléange

L. Es bestimmt beispielsweise auch, ob ein Boot tiber die
Wellen gleitet oder ob es in die Wellen einstampft. Bei dem
empirisch ermittelten kritischen Verhéltnis von H/L =1:7
bricht die Welle, es entsteht die Brandung.

Die Wellenperiode T ist die Zeit, die zwischen dem an
einem fixen Betrachter vorbeilaufenden ersten und

.

. .
s [~ Wellenlange, L————>
1 .
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6.3.3 Wellen

In den Meeren entstehen die Wellen meist durch
die Einwirkung des Windes auf die Wasserober-
fliche. Die einfachste Form ist eine in eine Rich-
tung fortlaufende Welle. Bei der Fortbewegung der
Wellen von ihrem Ursprungsort in einem Sturmge-
biet bleiben die kurzwelligen hinter den schnelleren
langwelligen Wellen zuriick und es bildet sich die
Diinung heraus. Da die Wirkung der Winde auf den
Meeresspiegel sowohl in Richtung als auch Intensi-
tat variabel ist, entsteht durch Welleniiberlagerung
ein kompliziertes Muster, das als Seegang bezeich-
net wird.

Man unterscheidet freie und unfreie Wellen:
Eine durch ein einmaliges Ereignis, z. B. ein Erdbe-
ben, ausgeldste Welle bewegt sich danach frei.

dem folgenden Kamm vergeht. Die Wellenbewegung
nimmt mit der Tiefe ab (8 Abb. 6.16). Die untere

Grenze der Wellenbewegung, die Wellenbasis, liegt

etwa bei L/2. Sie liegt im Meer in den meisten Fallen in
etwa 10 m Wassertiefe. Von der normalen Wellenbasis
unterscheidet man die tiefer liegende Sturmwellenbasis,
die in ca. 50-60 m Wassertiefe die Untergrenze der
Wellenbewegung bei heftigem und hohem, durch Stiirme
verursachten Seegang bildet.

In einer Welle bewegen sich die Wasserteilchen in einem
Orbital. Nach der Art der Orbitalbewegung unterscheidet
man Tief- und Flachwasserwellen (B Abb. 6.16). Bei der
Tiefwasserwelle sind die Orbitale kreisformig und die

B Abb.6.15 Das Brechen einer Welle sowie die Wellenstabilitat ergibt sich aus dem Verhaltnis der Amplitude H zur

Wellenlange L (Bildrechte: nach Gross 1977)
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Bewegung erlahmt zur Wellenbasis hin. Das Wasser bewegt
sich in nahezu stationdrem Orbit. Bei der Flachwasserwelle
werden die Orbitale zum Meeresboden hin zusam-
mengedriickt. Insgesamt werden die Wasserteile hier in
Richtung der Ausbreitungsrichtung der Welle bewegt,
jedoch langsamer als die Ausbreitungsgeschwindigkeit

>
R’Chtung der \Ne\\e\’\

der Welle. In geringen Wassertiefen wird die Bewegung der
Wasserteilchen durch den Meeresboden eingeschrankt
und es bilden sich ellipsenformige Orbitale. Die
Geschwindigkeit der Flachwasserwellen ist von der
Wassertiefe abhangig, diejenige der Tiefwasserwellen wird
von der Wellenlénge bestimmt.

tiefes i
Wasser Y

v Wellen- ™.
****** < basis

flaches
Wasser

>
R’Chtung der wehe®

B Abb.6.16 Schema der Orbitalbewegung der Wasserteilchen in Flachwasser- und Tiefwasserwellen (Bildrechte:

nach Gross 1977)

Die Gezeitenwelle wird stindig von der Gezeiten-
kraft gezwungen und ist daher unfrei. Winderzeugte
Wellen vereinen Elemente von freien und unfreien
Wellen (Kasten 6.2, 8 Abb. 6.15, B Abb.6.16).

Bei der Anndherung der Welle an die Kiiste und
bei zunehmend flacherem Wasser behilt sie ihre
Periode bei. Infolge der kontinuierlichen Abbrem-
sung im Flachwasser wird sie immer héher und ihre
Flanken werden immer steiler, bis die kritischen
Werte erreicht sind und die Welle in der Brandung
bricht (B Abb.6.15). Auf dem Meer istimmer eine aus
verschieden langen und hohen Wellen zusammen-
gesetzte Wellenbewegung zu beobachten. Die ein-
zelnen Schwingungen durchdringen und tiberlagern
sich im Tiefwasser. Gelangen die unterschiedlichen
tiberlagerten Wellen ins Flachwasser, werden sie zu
einer einheitlichen Gruppengeschwindigkeit gleich-
geschaltet, die von der Wassertiefe kontrolliert wird.

Auf dem offenen Meer wandern Wellen nur in
ihrer Gestalt mit der Windrichtung, nicht aber mit
ihrem Wasserinhalt. Sie leisten keinen Transport
von Sediment, da ihre Wellenorbitale den Meeres-
boden nicht beriihren. Beriihren die Wellen mit ihrer
Wellenbasis jedoch den Meeresboden, wirbeln sie
das Bodensediment auf, zerkleinern es, und erlau-
ben infolge der elliptischen Orbitalbewegung des
Wassers einen Transport in Richtung der Wellenbe-
wegung (8 Abb.6.16) und die Bildung von Wellenrip-
peln (B Abb.5.23b). Diese Form der Erosion und des
Sedimenttransportes ist sehr langsam. Uber geologi-
sche Zeitraume hinweg erreicht dieser Effekt jedoch
wesentliche Groflenordnungen.

Sedimentaufwirbelung und -transport werden
besonders durch Stiirme begiinstigt. Auch grofSere
Gerolle werden dann iiber den Meeresboden bewegt.
Sturmwellen erreichen Hohen von mehr als 15 m.
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Die hochste verlésslich beobachtete Welle war in
Kiistenndhe 34 m hoch und hatte eine Geschwindig-
keit von 102 km h"!. Bei der Wellenbewegung geht
standig potenzielle Energie in kinetische Energie
tiber und umgekehrt. Eine Verdopplung der Wellen-
hohe erhoht die potenzielle Energie der Welle um
das vierfache. In der Brandung wird fast die gesamte
Wellenenergie in Wiarme umgesetzt.

6.3.4 Tsunami

Katastrophale Auswirkungen auf die Kiistenre-
gion haben die Tsunami (japanisch Hafenwelle): Sie
sind durch Seebeben, untermeerische Rutschun-
gen, Vulkanausbriiche oder auch Meteoritenein-
schlige ausgeloste Schwerewellen (freie Wellen).
Mit etwa 85 % sind Seebeben die hidufigsten Auslo-
ser. Von seebebenerzeugten Tsunami entstehen ca.
75 % entlang der Subduktionssysteme des Pazifiks
und des ostlichen Indischen Ozeans (8 Abb. 10.1,
» Abschn. 16.1). Historische Uberlieferungen
zeigen, dass insbesondere auch der 6stliche Mittel-
meerraum wiederholt von teilweise verheerenden
Tsunami betroffen war.

Nicht jedes Seebeben erzeugt einen Tsunami.
Groflere Tsunami entstehen insbesondere in Sub-
duktionszonen, wenn das Beben eine Stirke von
mindestens 7 auf der Richterskala erreicht und sein
Herd in weniger als 30 km Tiefe liegt. Das Beben
erzeugt oder reaktiviert eine Stoérung in der den
Meeresboden bildenden ozeanischen Kruste. Fiir
die Erzeugung eines nennenswerten Tsunami muss
entlang einer lingeren Strecke der Stérung ein vor-
wiegend vertikaler Versatz stattfinden. Ein noch so
heftiges Beben mit einem horizontalen Krusten-
versatz kann keinen Tsunami erzeugen. Mit dem
schlagartigen Vertikalversatz wird das Meerwasser
in seiner Gleichgewichtslage gestort. Die Tsunami-
wellen entstehen, wenn der Meeresspiegel unter
Wirkung der Schwerkraft in seine Gleichgewichts-
lage zurtickschwingt.

Der aulergewohnliche Sumatra-Tsunami vom
26. Dezember 2004 erhielt seine verheerende Kraft
aus einem Beben der Stirke 9,3. Ausloser war ein
Vertikalversatz in der Burma-Platte von durch-
schnittlich 13 m, der sich im Verlauf von 8 Minuten
iiber eine Stérungslange von mindestens 1200 km
nach Norden fortpflanzte (8 Abb. 6.17). Man stelle
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sich zum Vergleich einen entsprechenden Vertikal-
versatz vor, der die europiische Kruste innerhalb von
8 Minuten von Briissel bis Warschau aufreif3t!

Tsunami bewegen sich mit einer Geschwindig-
keit u,

u=+/g-h

wobei g die Erdbeschleunigung und / die Wasser-
tiefe ist. Daraus folgt, dass Tsunami bei Wassertie-
fen von 5000 m, der Wassertiefe der Tiefseeebenen
(vgl. » Abschn.6.1), Anfangsgeschwindigkeiten von
knapp 800 km h™! erreichen. Ihre Wellenlinge kann
bis zu 500 km betragen. Im offenen dstlichen Indi-
schen Ozean hat die Wellenh6he des Sumatra-Tsu-
nami bis zu 3 m betragen; eine Hohe, die bei einer
Wellenldnge von mehreren hundert Kilometern auf
einem Schiff kaum spiirbar ist. Im westlichen Indi-
schen Ozean nahm die Wellenh6he auf 40-60 cm ab.
Der Tsunami erreichte die Kiiste des siidostlichen
Indiens nach 2 h, diejenige Kenias und Somalias in
Ostafrika nach 8 h (B Abb.6.18).

Tsunami gehoren zu den sog. Flachwasserwellen
(» Kasten 6.2), da sie aufgrund ihres Entstehungs-
prozesses immer Bodenkontakt haben. Thre offen-
sichtliche verheerende Wirkung entfalten Tsunami
im Zuge des ,run-up‘ genannten Auflaufens auf
eine Kiiste. Mit abnehmender Wassertiefe wird der
Tsunami abgebremst, die Wellenldnge nimmt ab und
die Wellenhohe zu. Nach dem Seebeben vom 1. April
1946 in der Aleutentiefseerinne wuchs vor Hawaii
eine Wasserwand von 6 m, die sich zu 16 m hohen
Brechern auftiirmte. In Alaska wurde ein 30 m tiber
dem Meeresspiegel gelegener Leuchtturm zerstort.
Dartiber hinaus konnen Tsunami durch Erosions-
und Ablagerungsprozesse erhebliche Verdnderungen
der Kiistenmorphologie herbeifiithren (8 Abb. 6.19,
B Abb.6.20a, b).

Hieraus ablesbar sind die Auflaufparameter eines
Tsunami (B Abb. 6.21). Die Auflaufthohe beschreibt
den hochsten Punkt itber dem Meeresspiegel, die
Auflaufweite den von der Schwallzone am weites-
ten entfernten Punkt, der noch von einem Tsunami
erreicht wird. Hinzu kommt als Parameter die Flie3-
tiefe, die Wassertiefe der Uberflutung des Festlan-
des durch einen Tsunami. In Thailand erreichte der
Sumatra-Tsunami beim Auflaufen Flie8tiefen von
iiber 10 m, an der siidlichen Kiiste Indiens noch von
etwa 3,5m.

Gl.6.1
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B Abb.6.17 Plattentektonischer
Rahmen des Seebebens vor Sumatra
mit folgendem Tsunami vom

26. Dezember 2004 (Bildrechte:
modifiziert nach USGS, 2005)

O Abb.6.18 Ursprung und
Ausbreitung des Sumatra-Tsunami
vom 26. Dezember 2004 tiber den
Indischen Ozean. Die nummerierten
Linien geben die Ausbreitung des
Tsunami in Stunden an (Bildrechte:
verandert nach Titov et al. 2005)
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B Abb.6.19 Am 22. Mai 1960 fand ein heftiges Erdbeben der Starke 8,6 (» Kasten 9.1) vor der chilenischen Kiiste nahe der
Stadt Valdivia statt und richtete auf dem Festland groBe Verwiistungen an. 15 Stunden spater traf der vom Erdbeben erzeugte
Tsunami, der aus einer Gruppe von Wellen bestand, die Stadt Hilo auf Hawaii. Er hatte die Entfernung von 10.000 km mit

einer Geschwindigkeit von 666 Stundenkilometern zurtickgelegt. Bei Landfall tiirmte sich die hochste Welle Gber 6 m auf und
zerstorte groRe Teile des Ortes (Bildrechte: Eaton et al. 1961)

B Abb.6.20 Feine Sande, die vom Sumatra-Tsunami auf dem Strand von Tamil Nadu im stidéstlichen Indien abgelagert
wurden. Die untere Lage ist schraggeschichtet (vgl. » Kasten 5.3) und dokumentiert einen landwartigen Sedimenttransport
wahrend des Auflaufens (Pfeil in b). Die parallel laminierten Lagen im Hangenden sind auch Ablagerungen des Tsunami, lassen
sich jedoch nicht dem Auflaufen oder Abstromen des Tsunami zuordnen. Das Liegende bilden dunkler geférbte Ablagerungen
des Altstrandes (Bildrechte: modifiziert nach Bahlburg & Weiss 2006)

Auflaufhohe,
// "run-up height"

Wellenhdhe

Auflaufweite,

"run-up distance" IMeeressplegel

B Abb.6.21 Auflaufparameter eines Tsunami
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Die erreichten Werte der ,run-up‘-Parameter
sind abhédngig von den Eigenschaften eines
Tsunami, der Schelfmorphologie und der Ausbil-
dung der Kiiste, z. B. als flache Ausgleichskiiste
oder Steilkiiste. In Variation dieser Bedingungen
konnen die Auflaufwerte iiber kurze Distanzen
stark schwanken.

6.4 Die Flachsee

Wie wir bereits gesehen haben, schlief3t sich an das
Land der marine Bereich der Flachsee an, zu dem
die Schelfe, die Epikontinentalmeere sowie die
flachen, tiberfluteten Sockel der ozeanischen Inseln
gehoren. Die Schelfe gehen iiber die Kontinentalab-
hénge in die Tiefsee einschliefllich der Tiefseerinnen
vor den konvergenten Plattengrenzen iiber. Je nach
ihrer Tiefenlage unterliegen diese Regionen unter-
schiedlichen Einfliissen durch Meeresstromungen
und variable Wassertemperaturen, durch untermee-
rischen Vulkanismus oder die Rate des klastischen
Eintrags. Ihre geologische Uberlieferung hat daher
gleichfalls unterschiedliche Charakteristika.

Die Schelfregionen gliedern sich in einen fla-
cheren inneren Schelf und einen tieferen dufleren
Schelf. Der innere Schelf ist je nach den Verhéltnis-
sen von Gezeiten, Wind oder Sturmwellen beein-
flusst, wihrend der duflere vor allem von den ver-
schiedenen ozeanischen Stromungen wie z. B. dem
Golfstrom (8 Abb. 6.3a) gepragt wird.

B Abb.6.22 Brandungsplattform
vor der Steilklste der Insel Helgoland,
bei Ebbe. In der Bildmitte sind die
Kopfe der schraggestellten Schichten
des Buntsandsteins (Untertrias)
erkennbar, die eine gerippte
Oberfléche herausbilden

6.4.1 Die Kiiste und der innere Schelf

Die Kiiste markiert den Grenzbereich des Landes
zum Meer; sie unterliegt einer stindigen, langsa-
men Verdnderung durch das anbrandende Meer. Sie
gliedert sich in die subaerische Uferzone, das Litoral,
dem gleichsam aus der Sicht des Meeres das Suprati-
dal entspricht (vgl. » Abschn.6.3), das Eulitoral zwi-
schen Niedrig- und Hochwasserlinien der Gezeiten
(Intertidal) und das unterhalb der Gezeitenzone lie-
gende Sublitoral (Subtidal).

An den Steilkiisten (B Abb. 3.18) greifen die
Wellen den angewitterten Gesteinsverband bestan-
dig an, physikalische und chemische Verwitterung
zermiirben das Gestein. Zudem siedeln einige boh-
rende Organismen gerne in der Aufprallzone der
Brandung und unterstiitzen den Gesteinszerfall.
Blocke und Gerdlle werden aus der Steilkiiste gelo-
ckert und stiirzen in den Brandungsbereich. Dort
werden die zunédchst eckigen Gesteinsfragmente
hin und her bewegt und mit der Zeit zu gerunde-
ten Strandgerdllen aufgearbeitet. Besonders im
Bereich des mittleren Wasserstandes wird eine
Brandungshohlkehle ausgewaschen. Schliellich
wird das Gestein tiber der Hohlkehle nachbrechen,
die Steilkiiste wird landwirts versetzt und das Meer
modelliert vor der zurtickweichenden Steilkiiste eine
Brandungsplattform heraus (B Abb. 6.22). Diesen
Vorgang nennt man marine Abrasion. Mit zuneh-
mender Breite der Brandungsplattform treffen die
auflaufenden Wellen mit abnehmender Wucht auf
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B Abb.6.23 Vorstrandprofil
und Wasserbewegung. Der
Querschnitt verdeutlicht die

kustenferner
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kustennaher Bereich ————{ Strand

Bewegungsrichtungen des gegen das Bereich

Ufer laufenden Wassers (Bildrechte:
nach Kennett 1982)

—

e

die Steilkiiste und die Erosionskraft erlahmt. Die Rate
desjéhrlichen Zurtickweichens der Kiiste hdngt von
der Brandungsenergie und der Widerstandskraft der
Gesteine ab und kann Mittelwerte von einigen Dezi-
metern erreichen.

Die Flachkiisten stellen hingegen eine Gleich-
gewichtsform dar, die sich das Meer iiber die Titig-
keit der Gezeiten wie der Wellen durch die standige
Umlagerung von Sand und Gerdll schafft. Flachkiis-
ten haben meist einen Strand, dessen Sand zu Diinen
aufgeweht werden kann. Diese konnen mehrere
Meter im Jahr wandern. Vom Strand senkt sich der
Strandwall mit etwa 5-10° Neigung gegen das Meer;
auf ihm laufen die Wellen aus dem tieferen Wasser
iiber die Brecher- und die Brandungszone auf den
Strand auf. Beriihrt die Wellenbasis den Meeres-
boden, beginnt die Erosions- und Transportleis-
tung, die mit der Abnahme der Wassertiefe standig
zunimmt (B Abb. 6.23, B Abb. 6.24). Oft laufen die
Wellen in der Schwallzone schrig auf den Strand auf
und quer dazu wieder ab. Durch die Kraft des auf-
laufenden und den Sog des rickflutenden Wassers
koénnen erhebliche Mengen Sand und Geréllim Zuge
der Strandversetzung iiber grof3e Distanzen parallel
zur Kiiste transportiert werden.

Hinzu treten Sedimentbewegungen, die durch
jahreszeitlich bedingte Variationen der Wind- und
Stromungsverhiltnisse hervorgerufen werden. In
den mittleren Breiten akkumulieren wéihrend des
sturmfreien Sommerhalbjahres grofiere Sandmen-
gen an den Strdnden. Insbesondere die heftigen
Stiirme des Winterhalbjahres haben eine stark ero-
dierende Wirkung und Sand wird von den Stranden
auf den Flachschelf umgelagert. Nach Abflauen der

"shoaling zone"
Abnahme der Tiefe

— T

Schwall-
zone

=z

<Brecherzone>{«—— Brandungszone

Stiirme im Frithjahr setzt erneut der Riicktransport
des Sedimentes zum Strand ein (B Abb. 6.24).

Die Kdmme der sich dem Strand nédhernden
Wellen passen sich durch Wellenrefraktion den
Konturlinien des Meeresbodens und der Kiiste an
(B Abb. 6.25). Schrig auf die Kiiste treffende Wellen
werden beim Erreichen des Flachwassers wegen der
Geschwindigkeitsabnahme im Flachwasser zur Kiis-
tenlinie hin gebrochen. Wellen brechen demnach
zu Landspitzen hin. Thre Energieabgabe, sprich
Erosionstitigkeit, wirkt dort am stdrksten. Daher
werden Landzungen bevorzugt erodiert und Sedi-
ment in die geschiitzten Buchten hinein umverteilt
und dort abgelagert. Durch die Zerstérung der Land-
vorspriinge wird sich auf diese Weise wie an der Ost-
seekiiste von Mecklenburg-Vorpommern eine relativ
gerade Ausgleichskiiste oder Kliffreihenkiiste her-
ausbilden, in der sich gerade Strinde mit Kliffkiisten
abwechseln (8 Abb. 6.27).

Treffen die Wellen in einem Winkel auf die Kiiste,
so wird ein Teil des Bewegungsmomentes der Wellen
in einiger Entfernung vom Land in einen kiistenpa-
rallelen Kiistenstrom (,longshore current‘) abge-
lenkt (8 Abb. 6.26). Dieser kann zusammen mit der
Strandversetzung den Strandwall an Vorspriingen
des Landes als lang gestreckte, zumindest zeitweise
iiberflutete Sandbank oder Nehrung in das Meer
vorbauen (8 Abb.6.27, 8 Abb.6.28). In der gezeiten-
armen Ostsee wurde so in Polen und Russland der
zusammenhingende Nehrungsbogen der Frischen
Nehrung gebildet. Sie wiirde die Bucht des Frischen
Haffs als Strandsee vom Meer abtrennen, wiirde die
Nehrung nicht bei Baltijsk kiinstlich offen gehalten.
In der stark von Gezeiten geprigten Nordsee bildeten
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B Abb.6.24 Das Strandprofil verandert sich erheblich im Verlauf eines Jahres. Von April bis September 1946 baute sich der
Strand von Carmel, Kalifornien, um 60 m vor. Niedriger Seegang und schwache Strdmungen transportierten Sand zur Kiste.
Mit Einsetzen der Winterstirme im Dezember begann die Stranderosion durch grof3e Wellen, die den Strand wieder zum
Ausgangspunkt zurtickverlagerten (Bildrechte: nach Garrison 1993)

[ Strandsand Kliffschutt

\Nellenkamm _.f

B Abb.6.25 Wellenrefraktion in Kiistennahe. Die Linien senkrecht zu den Wellenkdmmen, die Orthogonalen, zeigen die
Energieverteilung entlang einer Kiste. Je dichter ihr Netz, desto groRer die Erosionskraft der anbrandenden Wellen (Bildrechte:
nach Turekian 1985)

B Abb.6.26 Die Miindung des Ontonagon in den Oberen See (Lake Superior), USA. Der Fluss erhalt seine Farbung durch
einen groBen Gehalt an Schwebfracht. Die einseitige Verdriftung des Flusswassers nach rechts direkt nach der Einmindung in
den See wird hier, wie auch im Meer, durch eine kistenparallele Stromung verursacht
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B Abb.6.27 Ausgleichskiiste, Strandsee und Kliff bei Torcross, Sidwestengland. Der Strandsee entstand aus einer
Meeresbucht, die bei der Bildung des schmalen Strandriickens der Nehrung als Teil der Ausgleichskiiste vom Meer abgetrennt

wurde
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B Abb.6.28 Die siidliche Ostseekiiste ist von starker Wellentétigkeit und kiistenparallelen Strémungen geprégt. Ostlich der
Lubecker Bucht hat sich eine Ausgleichskiiste mit Kliffs, Nehrungen, Haffs und Strandseen herausgebildet, die bis nach Russland
reicht. Im Bereich der Bucht von Gdansk bauen diese Stromungen die Halbinsel Hela als Nehrung nach Stidosten vor. Im
Grenzgebiet zwischen Polen und Russland trennt die Frische Nehrung das Frische Haff von der offenen Ostsee ab

sich entsprechend die Ostfriesischen Inseln als Neh-
rungs- oder Barriereinseln (8 Abb. 6.29), zwischen
denen die Gezeitenstrémungen Durchlésse offen
halten.

Die Wasserbewegung zum Land wird insge-
samt durch einen ablandigen Transport ausgegli-
chen, der in lokalisierten Ripstromungen (,rip cur-
rents’) stattfindet. Diese Stromungen sind jedoch nur
bis zu einer Entfernung von wenigen 100 m von der
Kiiste wirksam. Messungen zeigen, dass die Stro-
mungsgeschwindigkeit aulerhalb der Brecherzone

rasch gegen null geht. Dies verdeutlicht, dass Rip-
stromungen durch die Wellentétigkeit angetrie-
ben werden und nicht durch die Gezeiten oder
Meeresstromungen.

Das Stromungsmuster auf den inneren Schelfen
erhilt eine zusitzliche Pragung durch die z. T. aus-
gepragte Gezeitenwirkung. Sie, wie auch die auflan-
digen Wellen, kiistenparallele Stromungen und Rip-
stromungen, transportieren meist erhebliche Sedi-
mentmengen in auf- oder ablandiger Richtung. In
unseren Breiten werden vor allem durch die Stiirme
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B Abb.6.29 LandsatTM5
Satellitenszene des nordfriesischen
Wattenmeers. Die ausgepragte
Gezeitenwirkung in der Deutschen
Bucht verhindert die Ausbildung
einer Ausgleichskiiste von der Spitze
der Halbinsel Eiderstedt tiber Sylt
nach Norden. Die Randregion des
Watts wird von den Barriereinseln

wie Amrum und Sylt markiert,

die durch Hauptgezeitenrinnen
voneinander getrennt werden. (GroRe
des Gebietes: 78 x 93 km; Kanale

321 RGB; Aufnahme 13.05.1988;
Bildrechte: Quelle — Global Land Cover
Facility, University of Maryland, USA;
Aufbereitung: H. Zumsprekel)

der Winterhalbjahre Kiistenregionen erodiert und
Lockersediment in tiefere Schelfbereiche verfrachtet.
Wihrend des Sommerhalbjahres wird das Sediment
teilweise, vollstindig oder unter Zunahme zur Kiiste
zurticktransportiert. Letztlich bestimmt die Kombi-
nation ,lokaler® Faktoren wie Klima, Volumen des
Sedimenteintrages vom Land, Schelfmorphologie
und -ausdehnung, ob der Jahresnettotransport zur
Sedimentakkumulation oder, wie z. B. an der West-
kiiste von Sylt, zur Erosion der Kiiste fiihrt.

Hat der innere Schelf eine sehr geringe Neigung
und ist er zudem von erheblicher Gezeitenwirkung
bis zum Trockenfallen betroffen, so kann sich eine
ausgedehnte Gezeitenebene, das Watt, ausbilden.
Das Watt erstreckt sich in der Nordsee landwirts
der Barriereinseln (B Abb.6.29). Es stellt eine beson-
dere Ausbildung der Gezeitenkiiste dar. Das Watt
fallt mit jeder Ebbe trocken, um mit der Flut wieder
von dem zuriickkehrenden Meerwasser bedeckt

zu werden. Dabei stromt das Wasser bevorzugt
durch die Priele, ein System verzweigter Kanile,
die zwischen den Barriereinseln ins offene Meer
miinden. In den Prielen erreichen die Stromun-
gen reiflende Geschwindigkeiten, die einen erheb-
lichen Transport von Lockermaterial erlauben.
Wihrend des Stauwassers, der maximal aufgelau-
fenen Flut, kann sich vor Einsetzen der Ebbe auch
Ton aus der Suspension ablagern und das Watt mit
einer Schlickschicht tiberdecken. Da Ton wegen
der Kohision nicht unbedingt durch den Ebb-
strom erodiert wird (8 Abb. 5.18), kann eine Gezei-
tenwechselschichtung aus Schlick und diinnen
Lagen von Sandrippeln entstehen. Bei Vorherr-
schen von Ton nennt man sie Linsenschichtung
(B8 Abb. 6.30), bei Vorherrschen von Sand
Flaserschichtung.

An die im Watt lebenden Organismen, wie
z. B. Muscheln, Wiirmer oder Diatomeen, stellt
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B Abb.6.30 Linsenschichtung in der karbonischen
Bude-Formation des Culm-Beckens in SW-England. Die
perlschnurartig angeordneten Sandlinsen bestehen aus den
Schragschichtungen kleiner Stromungsrippeln. Hier tiberwog
die Sedimentationsrate des Tons bei Stauwasser deutlich
diejenige von Sand wahrend des auf- oder ablaufenden
Wassers (Machtigkeit der Linsenschichtung ca. 30 cm)

das periodische Trockenfallen bei Ebbe grofie
Anforderungen. Seine Fauna und Flora ist gegen-
tiber der offenen See an Arten stark verarmt und
wegen der besonderen 6kologischen Bedingun-
gen sehr spezialisiert. Die meisten Tiere leben im
Schlick und erndhren sich von den darin enthalte-
nen organischen Bestandteilen, andere strudeln sich
ihre Nahrung aus dem iiberstehenden Wasser zu
(8 Abb. 6.31). Bewohner der Wattoberflache wie
auch allgemein von Sedimenten hinterlassen bei der
Fortbewegung oder bei der Nahrungssuche charak-
teristische Spuren, die nicht nur in fossilen Watt-
ablagerungen als Spurenfossilien erhaltungsfihig
sind (B Abb.7.11).
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6.4.2 Der daufBere Schelf

Die dufSeren Schelfe empfangen zum einen die Sedi-
mentmengen, die aus den inneren Schelfen z. B.
durch Sturmereignisse aufgewirbelt und umgelagert
werden, zum anderen einen grofien Teil der feinkor-
nigen Schwebfracht, die von den groferen Fliissen
ins Meer transportiert wird. Somit nimmt die durch-
schnittliche Korngrofe in siliziklastischen Schelfre-
gionen wie in der Nordsee mit zunehmender Ent-
fernung vom Land ab. Das vorhandene Sediment
wird schliefllich auch von den bodenberiithrenden
ozeanischen Stromungen umgelagert. Durch ihre
zum Teil erhebliche Stromungskraft konnen diese
auch erosiv wirken, sodass Erosionsflichen entste-
hen oder sogar festes Gestein der Kontinentalsockel
freigespiilt werden kann. Den siliziklastischen Schel-
fen stehen insbesondere in niedrigen Breiten die kar-
bonatischen Schelfe gegeniiber, auf denen sich bei
klarem und warmem Wasser, ausreichender Evapo-
ration und einem Mangel an klastischem Eintrag
biogene Karbonatplattformen ausbilden konnen.
Im Zuge geologischer Zeitraume wirken sich
weiterhin Meeresspiegelschwankungen aus (dazu
mehr in » Abschn. 15.1). So fiel zur Zeit des Mee-
resspiegeltiefstandes wihrend der pleistozanen Eis-
zeiten ein grofler Teil des heutigen Nordseebodens
trocken, die damalige Elbmiindung lag nahe der heu-
tigen nordenglischen Kiiste (B Abb. 6.32). Meeres-
spiegelsenkungen bewirken eine Regression, einen
Riickzug des Meeres aus den inneren Schelfen, die
dann zu ausgedehnten Kiistenebenen umgewan-
delt werden. Bei steigendem Meeresspiegel, der
Transgression, werden diese dann wieder tberflu-
tet und die Kiiste sowie die Zonen des inneren und
aufleren Schelfs verlagern sich wieder landwarts.
Haben Fliisse wihrend des Tiefstandes ausgedehnte
Sandablagerungen vor ihren Miindungen abgesetzt,
so werden diese nach dem erneuten Meeresspiegel-
anstieg innerhalb des nun wieder tieferen Schelfes
durch die ozeanischen Stréomungen zu stromungs-
parallelen und lang gestreckten Sandbanken umge-
arbeitet. Ohne Beriicksichtigung des wechselnden
Meeresspiegels wiren sie als fiir den dufleren Schelf
untypisch anzusehen. Die Auswirkungen dieses
wechselvollen Geschehens muss man bei der Unter-
suchung fossiler Ablagerungen in Rechnung stellen.
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/ .n”_ Nephthys hombergi
/; Eteone longa
/ [y || Heteromastus fiiformis
f-g, J' Peloscolex beneden!
"gf&(? %‘f Hydrobia ulvae
i c)--q_’,‘,f Relusa oblusa g‘_, o
"‘QS:'-- [~ Corophium volutator S c
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Cirratulidae sp.
/) Mya arenana
Cardium edule
Arm juvent Ar\em’cm__
Scorog{us ar'mg’ er
Scolecolepis squamala ..
Bathyporeia robertso
B Abb.6.31 Schematische Darstellung der Siedlungszonen der wichtigsten Bodenbewohner in einem Buchtenwatt der

Nordsee zwischen mittlerer Hochwasserlinie (MTHWL) und mittlerer Niedrigwasserlinie (MTNWL). Schwarze Linien zeigen das

Hauptvorkommen der Arten an (Bildrechte: nach Reineck 1978)

Die eben beschriebene Entwicklung spiegelt sich
jedoch nicht allein in den Ablagerungen wieder. Die
am und im Meeresboden lebenden Faunen sind in
ihrer Vergesellschaftung an ihre jeweiligen Lebens-
raume und Tiefenstufen angepasst. Verlagern sich
ihre unterschiedlichen Lebensrdume durch eine
Meeresspiegelanderung, so werden die Organismen
versuchen, sich dieser Entwicklung anzupassen. Auf
diese Weise spiegelt sich die Anderung des Schelfre-
gimes nicht nur in den Ablagerungen, sondern auch
in der Paldkologie (> Abschn. 7.4), der raumlichen
und zeitlichen Verteilung der Organismen und der
durch sie vertretenen Lebensrdume, wider.

6.4.3 Riffe und Karbonatplattformen

Typische Bildungen der tropisch-warmen Meere
sind die biogenen Riffe und Karbonatplattformen
in den Regionen, die weitgehend frei von terrige-
ner Materialzufuhr sind. Bevorzugte Standorte
von Riffen sind hier die Flachmeere sowie Vulkan-
inseln in Gebieten, in denen das Meerwasser auch

im kaltesten Monat {iber 18 °C warm ist. Riftkom-
plexe bestehen in jhrem Kern aus dem eigentlichen
Riff, in dem die primaren, sessilen Riftbildner, dar-
unter vor allem die Korallen, das Karbonatgertist
des Riffs aufbauen. Sekundire Riftbildner wie kalk-
abscheidende Rotalgen und Hydrozoen inkrustieren
das bestehende Geriist weiter. Die Rifforganismen
finden ideale Lebensbedingungen nur im vom Son-
nenlicht durchfluteten und erwiarmten Flachwasser.
Anderungen der Wassertemperatur oder des Mee-
resspiegels tiben eine direkte Kontrolle auf die Rif-
fentwicklung aus.

Riffe sind besonders massiv an ihrer Luvseite,
da hier der Angriff der Wellen am heftigsten ist.
Die duflere Flanke eines Riffs, das Vorriff, fallt meist
steil zum Meeresboden hin ab und wird vollstindig
oder nur zum Teil von einer Schiirze aus Riffschutt
bedeckt, der durch die abradierende Wirkung der
Brandung bereitgestellt wird (8 Abb. 6.33). In der
windgeschiitzten Lagune des Riickriffs hinter dem
eigentlichen Riff sammelt sich nur wenig Riffschutt
an, im ruhigen Wasser bilden sich hier unter nied-
rigenergetischen Bedingungen sehr feinkornige und
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B Abb.6.33 Querprofil durch

den Ubergang vom Riickriff iiber

das massige Riff zum Vorriff. Eben
geschichtete, unter verhaltnismaBig
ruhigen Bedingungen abgelagerte
Ruckriffsedimente (rechts) gehen nach
links in den massigen Riffkorper Gber.
Ihm vorgelagert (links) befinden sich
die dickbankigen Vorriffsedimente.
Sie bestehen aus Bruchschutt, der

an der Oberflache des Riffes durch
Wellentatigkeit bereitgestellt wird.
Die Schuttschiirzen des Vorriffs
besitzen eine beckenwarts geneigte
Schichtung (Canning Basin, Devon,
Australien; Bildrechte: Foto - W.- C.
Dullo)

eben geschichtete Karbonatsedimente (8 Abb. 6.34,
0 Abb. 6.36, B Abb. 6.37).

Atolle bilden sich bevorzugt an den Flanken
von Vulkaninseln (8 Abb. 6.34). Das Riffwachstum
beginnt hdufig noch zur Zeit vulkanischer Aktivitit.
Zunichst bildet sich direkt vor der Kiiste ein Saumriff.
Mit Erléschen des Vulkans wird sein Gebdude zum
einen erodiert werden, zum anderen wird es langsam
absinken, da der Vulkan einschlief3lich seines Fun-
damentes aus basaltischer ozeanischer Kruste an
Wirme und damit an Auftrieb verliert und an Dichte
zunimmt (vgl. @ Abb. 10.8 und 12.47). Mit fortschrei-
tender Senkung des Vulkans wandelt sich das Saum-
rift zu einem Barriereriff, da es nun durch eine Lagune
von der Kiiste getrennt wird. Dauert das Riffwachs-
tum nach dem Versinken des Vulkans an, entsteht ein
Atoll. Solange die Sinkrate des Vulkans die nach oben
gerichtete Wachstumsrate des Riffs nicht tiberschrei-
tet, kann das Atoll seine Oberfldche nahe des Mee-
resspiegels im gut durchlichteten Oberflichenwasser
halten. Ubersteigt die Sinkrate den Wert von etwa 1 cm
pro Jahr und damit die Rate der Karbonatproduktion
der Riftbildner, stirbt das Riffab und der Vulkan wird
zum Guyot (8 Abb.6.34; » Abschn. 12.3). Barriereriffe
bilden sich zudem an den dufleren Réandern von flach-
marinen Plattformen, so wie das Great Barrier Reef
vor der nordlichen Ostkiiste Australiens.

Ein modernes Beispiel einer Karbonatplatt-
form stellt die Bahamas-Bank in der Karibik dar

(8 Abb. 6.35). Sie umfasst eine isolierte flachmarine
Region von fast 100.000 km?, die nur wenige Meter
unter dem Meeresspiegel liegt und ringsum von gro-
eren Tiefen umgeben ist. Das iiber die Bahamas-
Bank hinweg stromende Wasser erwéarmt sich dort
auf26-30 °C, dunstet auf 40-45 %o Salzgehalt ein und
tibersattigt sich stark an Kalziumhydrogenkarbonat.
Daher findet auf der ganzen Plattform Kalkféillung
statt. In ruhigen Bereichen sammeln sich Karbonat-
schlimme aus Aragonitnadeln an. Thre Sedimenta-
tionsrate ist mit ca. 40 cm ka ! recht hoch. In beweg-
teren Bereichen findet eine stete Umlagerung des
karbonatischen Sedimentes statt und es bilden sich
Ooide: Kleine Fragmente von Kalkschalen fungie-
ren als Kristallisationskeime, um die herum sich bei
kontinuierlicher Umlagerung konzentrische Schich-
ten biogen gefillten Kalkes ablagern. Erreichen die
Ooide einen bestimmten Durchmesser, so konnen
sie nicht mehr aufgewirbelt werden, das Ooidwachs-
tum kommt zum Erliegen. Vorwiegend aus Ooiden
aufgebaute Karbonate nennt man Ooidsande und in
verfestigter Form Oolithe. Karbonatsande werden
durch Stromungen zu Rippelfeldern umgeformt. An
den Strdnden aus Karbonatpartikeln werden Diinen
zusammengeweht. Karbonatplattformen bildeten
sich wiederholt im Verlauf der Erdgeschichte. Typi-
sche Beispiele finden sich in der Trias der nordlichen
und siidlichen Kalkalpen (8 Abb. 6.36, 8 Abb. 6.37).
Da Riffe wie Karbonatplattformen einer starken
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B Abb.6.34 Die Entwicklung eines Atolls ist eng mit der
Eruptions- und Absinkgeschichte von in niedrigen Breiten
liegenden Vulkaninseln verbunden (Bildrechte: nach Garrison
1993)

klimatischen Kontrolle unterliegen, eignen sie sich
besonders fiir paldogeografische Rekonstruktionen
der Verteilung der Kontinente zu unterschiedlichen
Zeiten der Erdgeschichte.

Allerdings finden sich moderne Karbonatab-
lagerungen auch in kalten und tieferen Meeresre-
gionen wie dem Nordatlantik und vor der Siidkiiste
Australiens. Diese sich mehr flachig ausdehnenden
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Bioherme bestehen jedoch weniger aus riftbilden-
den Korallen als aus Einzelkorallen, Bryozoen, Rot-
algen und anderen Organismen. Diese azooxant-
hellaten Tiefwasserkorallen leben nicht in Symbiose
mit Photosynthese-treibenden Organismen. Dem-
gegeniiber werden lokal begrenzte und als Hugel
emporwachsende organogene Strukturen als Bio-
strome bezeichnet. Riffe und Biostrome wurden im
Verlauf der phanerozoischen Erdgeschichte von ganz
unterschiedlichen Organismen gebildet und domi-
niert (B Abb. 6.38). Auch variierten Haufigkeit und
Verbreitung der Riffe sehr stark mit der klimatischen
Entwicklung der Erde und der paldogeografischen
Verteilung der Kontinente.

6.4.4 Evaporation und chemische
Sedimente

Im Verlauf der Erdgeschichte wurden mehrfach
Randmeere teilweise oder vollstindig vom offenen
Meer abgeschniirt. Durch Verdunstung (Evapora-
tion) des Meerwassers bildeten sich machtige che-
mische Sedimente (Evaporite) als Riickstand. Eva-
poration wird immer dann zu einem auflerordent-
lichen Faktor, wenn in periodisch abgeschniirten
Buchten und Lagunen die Verdunstungsrate grofier
istals die Rate der Wasserzufuhr in Form von Nieder-
schldgen, Flusseintrag oder Ingressionen des Meeres.
So wurde das Mittelmeer im ausgehenden Miozin
vor etwa 6 Ma im Gebiet der Strafle von Gibraltar
vom Atlantik weitgehend abgeschnitten und es bil-
deten sich im gesamten Mittelmeerraum die méachti-
gen, groflenteils marinen Evaporite des Messinischen
Ereignisses.

Wird Meerwasser eingedampft, so entsteht nicht
allein Steinsalz. Das Steinsalz ist sogar ein relativ
spates Produkt der Evaporation. In Abhéngigkeit
vom jeweiligen Loslichkeitsprodukt bildet sich im
Idealfall ein ganzer Zyklus unterschiedlicher Eva-
porite, der mit der Bildung von Kalziumkarbonat
beginnt und mit derjenigen des Kalisalzes endet
(Salinarzyklus, @ Tab. 6.2). Dieser kann einmalig
ablaufen, in der Regel wiederholt er sich jedoch in
Abhingigkeit von der Meerwasserzufuhr vollstin-
dig oder in Teilen. Gegeniiber den biogenen Karbo-
naten, die wir im vorigen Abschnitt diskutiert haben,




140 Kapitel 6 - Das Meer

B Abb.6.35 Die als,Tongue of
the Ocean” bezeichnete Region in
der Umgebung von Andros Island
auf den Bahamas (Foto: Nasa). Die
Insel ist ca. 160 km lang und wird aus
fast weien Karbonaten aufgebaut,
die hellblduliche Meeresregion

stellt einen Teil der flachmarinen
Karbonatplattform der Bahamas dar.
Der Ostkuiste der Insel ist das Andros-
Barriereriff, das drittgroBte der Welt,
vorgelagert. Die angrenzende ,Tongue
of the Ocean” ist bis zu 2000 m tief

handelt es sich bei den Karbonaten des Salinarzyklus
um rein chemische Sedimente.

Evaporation ist besonders in flachmarinen
Lagunen oder in den terrestrischen Salzseen, den
Playas und Salaren (» Abschn.5.3), wirksam. In Mit-
teleuropa sind die Evaporite des Zechsteins (Ober-
perm) in groflen Méachtigkeiten abgelagert worden
und wirtschaftlich sehr bedeutend (8 Abb. 11.33).

Aus einer 1000 m méchtigen Meerwassersaule
kann sich durch Eindampfung maximal eine Salz-
folge von knapp 16 m Dicke abscheiden (8 Tab.6.3).
Sowohl die Salzabscheidungen in der Evaporitfolge
des Messinischen Ereignisses als auch die Salze des
Zechsteins in Deutschland sind bedeutend méch-
tiger. Die Salze des Zechsteins erreichen lokal eine
Michtigkeit von bis zu 2000 m, die einer Meerwas-
sersdule von ca. 30.000 m entsprechen wiirde. Das
Zechsteinmeer in Deutschland war ein flachmarines
Epikontinentalmeer. Aus einem einzigen Eindamp-
fungszyklus kann die Salzfolge also keinesfalls ent-
standen sein. Ein Erkldrungsmodell geht davon aus,
dass der entsprechende Beckenbereich nach dem
Barren-Prinzip wiederholt vom Meer abgeschnitten
und anschliefSend erneut geflutet wurde. Durch die

ausreichend hdufige Wiederholung von Meerwas-
serzufuhr und Eindampfung konnten sich schlief3-
lich die machtigen Ablagerungen bilden. Dieses
Modell erfordert jedoch, dass entweder tektonische
Bewegungen oder Meeresspiegelschwankungen die
Abschniirung einer Lagune periodisch lockern oder
verstirken. Eine konstante Bildungsrate von Evapo-
ritmineralen kann jedoch auch ohne die genannten
externen Faktoren beibehalten werden, wenn sich
Verdunstung und Meerwasserzustrom in einem
Meeresbereich mit eingeschrankter Wasserzirkula-
tion und hoher Salinitit die Waage halten. Das Meer-
wasser bleibt dann bestdndig an Salzen tibersattigt
und Salzminerale konnen fortdauernd im Milieu
eines Sattigungsschelfs entstehen und abgelagert
werden.

6.5 DieTiefsee

Den Ubergang von den Schelfen der Flachsee zur
Tiefsee markieren die stiarker geneigten Kontinen-
talabhange. Sie wirken als Sediment-Transferzonen
von den Schelfen in die Tiefsee. Auf ihnen werden



141
6.5 - Die Tiefsee

B Abb.6.36 (a)Derinden
norditalienischen Dolomiten
gelegene Latemar ist ein Beispiel fir
eine isolierte Karbonatplattform der
stidalpinen Trias. Sie hat eine Flache
von etwa 10 km? und ist im zentralen
Teil durch eben geschichtete,
fossilfiihrende Plattformkalke

einer flachmarinen Lagune
gekennzeichnet. Einzelne Schichten
lassen sich Giber 5 km verfolgen. Die
gesamte Plattformabfolge erreicht
eine Machtigkeit von ca. 700 m.
Umgeben ist die Plattform von einem
atollahnlichen schmalen Riffgrtel,
der jenseits des Plattformrandes

in den Plattformhang tbergeht.

(b) Schematischer Querschnitt des
Ubergangs der Lagune (iber Riffgiirtel
und Plattformhang zum Hangful3
(mehr zur Fazies in » Abschn. 8.3;
Bildrechte: leicht modifiziert nach
Egenhoff & Peterhénsel 1996)

3 Rifugio
he Toi gdi Pis

2000m

Riff- B Stérung
I:l Lagune glirtel vermutet D Hang b

b Lagune Hang
max. Breite: 2 km max. Breite: 1-1,5 km
Wackestones, Packstones Brekzien

N 30° ief: bi
Plattformrand, Relief: bis 800 m

Riff i
Breite: 30-70 m 5
Boundstones
HangfuB
Grainstones
B Abb.6.37 Blick auf den Cimon Latemar .

von SO: er zeigt den zentralen Teil der Latemar- '”
Karbonatplattform, der durch die eben - . j
geschichteten Ablagerungen der Lagune - > . i i
innerhalb des Atolls gekennzeichnet ist; s. -

B Abb. 6.34 (Bildrechte: Foto — A. Peterhdnsel) [ra—
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B Abb.6.38 Hauptriffbildner
und Riffbildungsphasen der
phanerozoischen Erdgeschichte.

Hauptriftbildner in
der Erdgeschichte

relative Anzahl der
Riffe und Biostrome

Man beachte den dramatischen 5
Ruickgang der Riffbildner an der Perm- £
A L £ Korallen
Trias-Grenze, der mit einer globalen S
o
Umweltkrise einherging, die zu einem 2 Algen
Massensterben mariner Organismen L1
fiihrte (» Abschn. 7.4, 8 Abb. 15.4)
(Bildrechte: verdndert nach Fliigel 8 Rudisten
1997) £ Korallen
5L
B Korallen, Schwamme
o
- Korallen
g ; Korallen
= .
- - o ______ Schwdmme
/)
E
&
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- Bryozoen
2 Mikroben
x
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jedoch bevorzugt feinkornige Turbidite abgela-
gert. Wegen des signifikanten Gefilles erweisen
sich diese Ablagerungen jedoch hiufig als instabil,
sodass Rutschfalten (,slumpings‘) sowie aus Hangrut-
schungen entstehende Schlamm- und Schuttstrome
typisch sind, die ihrerseits wiederum in Turbidit-
stromungen iibergehen kénnen (» Kasten 5.1). Grof3e
Volumina klastischen Materials werden schlief3lich
auch durch die submarinen Canyons unter Umge-
hung der Kontinentalabhidnge direkt in die Tiefsee

transportiert. Vor ihnen bilden sich dann die subma-
rinen Tiefseefacher, die iiberwiegend aus den typi-
scherweise gradierten Ablagerungen der Turbidite
aufgebaut werden (8 Abb. 5.13).

Tiefseefacher bilden sich u. a. vor den Miindun-
gen bedeutender Fliisse. Der Tiefseeficher des Mis-
sissippi hat eine Langserstreckung von 450 km. Er
besteht vorwiegend aus Ton und Schluff, die der
Mississippi aus seinem groflen Einzugsgebiet in
Nordamerika herantransportiert (B Abb. 5.2). Der
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B Tab. 6.2 Vereinfachte Abfolge des Salinarzyklus
(nach Rosler & Lange 1976)

Mineral Formel

Beginn Calcit CaCOq
Dolomit CaMg(CO,),
Gips Ca[SO,]-2H,0
Anhydrit Caso,
Steinsalz, Halit NaCl
Glauberit Na,SO, - CaSO,, -

K,SO, - 2H,0
Polyhalit MgSO, -2 Caso,,
v Kalisalz, Sylvin KCl
Ende Carnallit MgCl, - KCI- 2H,0

B Tab. 6.3 Salzabscheidung bei vollstandiger
Evaporation einer 1000 m méachtigen
Meerwassersaule (nach Zeil 1990)

Salz Méchtigkeit (m)
Mg-Sulfate und -Chloride 2,4

K-Sulfate und -Chloride 0,4

NaCl 12,4

Caso, 0,5

CaCo, 0,05

Summe 15,75

grofite kidnozoische Tiefseeficher ist der Benga-
len-Turbiditficher (B Abb. 6.39). Er wird durch das
Ganges-Brahmaputra-System gespeist, das haupt-
sachlich orogenen Schutt aus dem Himalaya her-
anfiihrt. Entlang der Transportrichtung erstreckt
er sich tiber 2500 km und bedeckt eine Fldche von
3.000.000 km? (zur Wiederholung: Deutschland hat
eine Fliche von 356.789 km?). Das Ablagerungssys-
tem des Ganges-Brahmaputra-Deltas und des Ben-
galen-Fichers akkumuliert seit iitber 20 Ma und ist
an seiner méchtigsten Stelle unterhalb des Deltabe-
reichs mehr als 20 km méchtig. Es stellt das grofite
zusammenhéngende und heute aktive marine Abla-
gerungssystem der Erde dar. Sein tektonischer
Rahmen wird bestimmt durch das Kollisionsorogen
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des Himalayas sowie durch den aktiven Kontinental-
rand Asiens vor Birma. Allein seit Beginn der Kol-
lision Indiens mit Asien vor ca. 40 Ma lagerten sich
in proximalen Bereichen 20 km Sediment ab. Das
entspricht einer durchschnittlichen Sedimentations-
rate von 500 m pro Ma (= 50 mm pro ka; @ Tab. 6.4);
phasenweise waren die Raten deutlich hoher. Tief-
seefacher geringerer Grofle gibt es an den meisten
Kontinentalridndern.

Neben diesem an Massenstrome gebundenen
terrigenen Eintrag, der iiberwiegend aus Quarz,
Feldspat, Glimmer und Tonmineralen besteht,
findet in den tiefen Ozeanen die hemipelagische
und pelagische Sedimentation statt, die nur gering-
fiigig oder gar nicht von terrigenem Eintrag betrof-
fen ist (B Abb. 6.40). Beide speisen sich z. T. aus sil-
tigem und tonigem Material, das mit den ozeani-
schen Stromungen in die offenen Ozeane transpor-
tiert wird und schliefllich zum Boden sinkt. Eine
weitere Quelle besteht im terrestrischen wie subma-
rinen Vulkanismus, dessen Aschen und Bimse durch
Winde wie Stromungen vor der Ablagerung weit ver-
driftet werden konnen. Weite Bereiche der Tiefsee-
ebenen werden jedoch durch pelagische Sedimente
bedeckt, die aus Skeletten planktischer Organismen
bestehen. Wichtig sind kalkige Einzeller, wie Glo-
bigerinen und Coccolithophoriden sowie die pela-
gische Schneckengruppe der Pteropoden, daneben
kieselige Skelette der einzelligen Diatomeen und
Radiolarien (B Abb.6.41a, b). Radiolarienschlimme
konnen gesteinsbildend sein und als kieselige Radio-
larite tiberliefert werden (8 Abb. 6.41c). Die Raten
pelagischer Sedimentation in den offenen Ozeanen
liegen durchschnittlich zwischen 2 und 10 mm ka™!
und sind sehr viel niedriger als in Meeresregionen,
die im Einzugsbereich festlindischer Sedimentquel-
len liegen (B Tab. 6.4).

Die Verteilung kalkiger und kieseliger Sedimente
auf dem Tiefseeboden ist abgesehen von der Ver-
fiigbarkeit des abzulagernden Materials vom Grad
der CaCO;-Untersittigung in der Tiefsee abhdn-
gig (B Abb. 6.42). Die 200-400 m dicke Schicht des
gemaifligten bis tropischen Oberflichenwassers kann
mehr als zweifach an CaCOj iibersittigt sein. Bereits
in einer Tiefe von einigen hundert Metern sind die
ozeanischen Wisser jedoch an CaCO, untersit-
tigt. Sinkt also ein Karbonatpartikel auf offener See
in die Tiefe, so wird es langsam in Tiefenbereiche
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Indischer
Ozean

Ninety east Ridge

0 500 1000
km
70° 80° 90° E
1 1 1 1 1
b
Prodelta
Delta
25°N \ 20° 15° 10° 5° 0° 5°S
O i 1 1 1 1 0

ozeanische Kruste

post-Kollision/pra-20-Ma km

ausgediinnte Ubergangskruste
des Kontinentalrandes

B Abb.6.39 (a) Der Bengalenfacher wird von den gro3en Flusssystemen des Ganges und des Brahmaputra gespeist und
besteht aus machtigen Turbiditfolgen. In seiner flichigen Ausbreitung wird er durch die Kontinentalabhdnge des 6stlichen
Indiens und Birmas sowie durch die Seamount-Kette des Neunzig-Grad-Ost-Riickens (,Ninety East Ridge’) begrenzt. Die
Konturlinien im Bengalenfécher geben die Tiefe seiner Oberfliche in Metern unterhalb des Meeresspiegels an (nach Emmel &
Curray 1985). (b) Langsprofil durch den Bengalenfacher mit der Verteilung der Sedimentmachtigkeiten, die vor und nach Beginn
der Hebung des Himalaya vor etwa 20 Ma im Zuge der Kollision Indiens mit Asien abgelagert wurden (verdndert nach Einsele

et al. 1996)
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B Tab. 6.4 Sedimentationsraten der Tiefsee im
Vergleich mit anderen marinen und terrestrischen

Ablagerungsrdumen
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gelangen, die zunehmend an CaCO, verarmt sind.
Erreicht das Partikel eine Tiefe unterhalb 3000 m, so
unterschreitet es die Lysokline. Sie markiert das Tie-
fenniveau, bzw. den Grad an CaCO,-Untersittigung,

ST e P T T mm ka! bei dem die erste Anlosung von CaCO, in Partikeln
o : stattfindet. SchliefSlich wird das Partikel die CaCO,-
Radiolarienschlamm (marin) 2-10 R R - i 3
Clobider o ; Kompensationstiefe (,calcite compensation depth,
et n AT Y 6 kurz CCD) erreichen, an der die Karbonatl6sung mit
Roter Tiefseeton (marin) =18 Fillung und Eintrag im Gleichgewicht steht. Unter-
Tiefseerinnen (marin) 1-200 halb der CCD ist CaCOj nicht erhaltungsfihig. Die
Mississippidelta (marin) @ 200 mit der Tiefe zunehmende Losung von Kalziumkar-
T TR ——— @50 bonat hangt weiterhin damit zusammen, dass im
T —— 1957 kalten Tiefenwasser unter hohem Druck mehr CO,
, L
—— - gelost ist, welches sich mit Wasser zu HCO, bezie-
Halit (Steinsalz, subaquatisch) 10-100 hungsweise H, CO, verbinden kann und dann sauer
Sulfate, Karbonate (subaerisch) 1 reagiert.
Alluviale Ficher, subaerisch (Arcas- 300 Die CCD liegt heute im Durchschnitt in einer
Facher, @ Abb. 5.14) Tiefe von 4500 m. Im Pazifik befindet sie sich
9 60 30 0 30 60 90 120 150 180 150 120 90 60
60° -60°
-
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z
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B Abb.6.40 Verbreitung pelagischer Sedimente auf den heutigen Ozeanbdden (Bildrechte: nach Jenkyns 1986)
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A P

B Abb.6.41

Fossile Radiolarienschlamme. (a) schwach rekristallisierter Radiolarit, Jura, Costa Rica (MaBstabsbalken:

100 pm); (b) angedtzter Radiolarit, Unterkarbon, Rheinisches Schiefergebirge (MaB3stabsbalken: 500 um). Der Erhaltungsgrad
kommt rezentem Material nahe (Bildrechte: Fotos — H.-J. Gursky); (c) Wechsellagerung von hellen Radiolariten mit rotem Ton,

Mesozoikum, Oman (Bildrechte: Foto - E. Kallmeier)

zwischen 4200 und 4500 m, im Atlantik bei etwa
5000 m. Die geringere Tiefenlage im Pazifik hingt
mit dem hoheren Alter der Tiefenwisser zusammen,
die aufgrund ihres hoheren CO,-Gehaltes korrosiver
sind als diejenigen des Atlantiks (vgl. » Abschn.6.3).
Dieser hohere CO,-Gehalt der pazifischen Tiefen-
wisser kommt zustande, da sie seit ihrer Bildung im

Nordatlantik deutlich ldnger als ihre atlantischen
Aquivalente von der O,-Zufuhr aus der Atmo-
sphire abgeschnitten sind. Entsprechend nimmt
die Sauerstoftverarmung aufgrund des Stoffwech-
sels der marinen Organismen zu. Bei normalen Ver-
hiltnissen sind alle Sedimente unterhalb der CCD
karbonatfrei. Man bedenke, dass weite Teile der
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O Abb.6.42 Die Lage der CCD (CaCO,-Kompensationstiefe) zu verschiedenen erdgeschichtlichen Zeiten kann Gber den
Karbonatgehalt mariner Sedimente nachgezeichnet werden. Es ist eine Reihe von Bohrungen durch paldogene, neogene und
quartére Sedimente des Ostlichen dquatorialen Pazifiks dargestellt. Dieses Diagramm der zeitlichen Entwicklung und Tiefenlage
quasi kontinuierlicher Sedimentfolgen zeigt, dass der CaCO;-Gehalt der Sedimente unterhalb bestimmter Wassertiefen deutlich
abnimmt oder gegen Null geht. Da die Stratigrafie der durchteuften Sedimente sehr gut bekannt ist, lasst sich jedem markanten
Wechsel ein Alter zuordnen. Die Kombination der Daten erlaubt es, die Tiefenlage der CCD Uber einen Zeitraum von mehr als

55 Ma zu rekonstruieren. Vom Beginn des Paldogens bis heute sank ihre Lage von ca. 3300 m u. NN auf ca. 4600 m u. NN ab

(vgl. » Abschn. 11.2). Es wird deutlich, dass die Position der CCD uber erdgeschichtliche Zeitraume hinweg keine fixe Groe ist.
E/O = Grenze Eozén-Oligozén. Fir die Erlduterung des Begriffs,,Subsidenzkurve” siehe » Abschn. 11.2 (Bildrechte: verédndert

nach Lyle et al. 2010)

Tiefseeebenen in einer Tiefe von etwa 5000 m liegen.
Die Lage der CCD war in der Erdgeschichte nicht
konstant. In der Kreide befand sie sich beispielsweise
in Pazifik und Atlantik bei etwas tiber 3000 m Tiefe.
Insofern gibt ihre heutige Position nur ungentigen-
den Aufschluss tiber die Vergangenheit.

Grofle Bereiche der Tiefseeebenen, die unterhalb
der CaCO,-Kompensationstiefe liegen, sind von kar-
bonatfreien und kieselsaurereichen Diatomeen- und
Radiolarienschlammen oder dem Roten Tiefseeton
bedeckt (B Abb.6.40). Der Rote Tiefseeton (B Tab.6.4)
ist ein braunlich-roter und zédher Schlamm, der seine
Farbung der vollstindigen Oxidation von Eisen-
verbindungen verdankt. Chemisch und mineralo-
gisch ist er der Losungsriickstand des Globigeri-
nenschlamms. Bei dieser Losung werden weiterhin
Fe und Mn frei, die zu am Meeresboden liegenden,
konzentrisch-schaligen Manganknollen angereichert
werden konnen. Groflere Fldchen des nordostlichen
Pazifik sind mit Manganknollen bedeckt und bilden
Erzvorkommen, die in der Zukunft wirtschaftliche
Bedeutung erlangen konnen.

6.5.1 Tiefseerinnen

Weitere besondere Regionen der Tiefsee sind die
Tiefseerinnen entlang der Subduktionszonen. Sie
konnen bis tiber 11.000 m tief sein. Je nach der Menge
des terrigenen Sedimenteintrags aus dem Arc- und
Fore-arc-Bereich konnen die Tiefseerinnen mach-
tige Sedimentfiillungen aufnehmen oder aber arm
an Sedimenten sein. So hat die in 8 Abb. 6.43 darge-
stellte Peru-Chile-Tiefseerinne vor Nordchile und
Stidperu eine nur geringmachtige Sedimentfiillung,
die hauptsdchlich aus den auf der ozeanischen Kruste
herangefiihrten pelagischen Sedimenten besteht.
Das aride Klima der siidperuanischen Kiistenwiiste
und der nordchilenischen Atacama-Wiiste sowie
die spezielle Morphologie des Fore-arc unterbinden
eine signifikante Sedimentzufuhr. Uber Zentralchile
nach Siidchile steigen jedoch die Niederschlagsraten
im Fore-arc-Bereich deutlich an und fithren tiber die
korrespondierenden Erosions- und Umlagerungs-
prozesse zu einer zunehmenden Sedimentfiillung
der Tiefseerinne durch Turbidite. Die Méchtigkeit
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B Abb.6.43 Geografische Lage der Peru-Chile-Tiefseerinne (a) und Profil (b) entlang der Rinnenachse parallel zur
chilenischen Kiste. Nordlich von 28°S ist der Boden der Tiefseerinne weitgehend frei von Sedimenten; nach Stiden nehmen die
Sedimentmachtigkeiten jedoch deutlich zu und die Ablagerungen maskieren den Ozeanboden vollstandig (Bildrechte: nach
Thornburg & Kulm 1987, mit freundl. Genehmigung der Geological Society of America, Copyright © 1987, USA).

dieser Abfolgen ist mit bis zu 2000 m um mindestens
eine Groflenordnung hoher als diejenige der tiber-
wiegend pelagischen Ablagerungen im nordlichen
Teil (@ Abb. 6.43). Weiterhin begiinstigt eine méch-
tige Sedimentfiillung in der Tiefseerinne die Bildung
von Akkretionsprismen (» Abschn. 10.3).

6.6 Binnenmeere

Die Ostsee Die Ostsee ist ein landumschlossenes
Binnenmeer, das tiber Kattegat und Skagerrak nur
eine schmale Verbindung zur Nordsee besitzt. Dieser
Seeweg hat wegen seiner geringen Tiefe zudem den
Charakter einer abtrennenden Schwelle, sodass die
Ostsee im meereskundlichen Sinne auch als ein
»Mittelmeer“ bezeichnet wird. Sie ist hervorgegan-
gen aus der Uberflutung des Festlandes im Zuge des
Abschmelzens des skandinavischen Inlandeises am
Ende der letzten Kaltzeit. Die Entlastung des skan-
dinavischen Festlandes von der Auflast des mich-
tigen Inlandeises resultierte in einer langsamen

Hebung Nordeuropas (8 Abb. 6.13), die die Ver-
bindung zwischen Nord- und Ostseeraum immer
wieder unterbrach. Daher wechselte die Ostsee in
den letzten 14.000 Jahren zwischen StifSwasser- und
Meerwasserstadien.

Seit etwa 6000 Jahren findet ein Zufluss von
Meerwasser aus der Nordsee statt. Dieser ist jedoch
stark eingeschrankt, da die Wassertiefen im Bereich
der ddnischen Inseln gering sind. Im Oresund zwi-
schen Seeland und Schweden betragen sie nur 7 m,
im Kleinen Belt 15 m und im Grofen Belt 20 m
(B Abb. 6.44a). Die Ostsee ist insgesamt mit Tiefen
von durchschnittlich etwa 50 m recht flach; sie
erreichtim Gotland-Becken und in Teilen des Bottni-
schen Meerbusens jedoch Tiefen von mehr als 200 m.

Am Ubergang vom Skagerrak zum Kattegat
betragt die durchschnittliche Salinitét noch 33 %o.
Im Bereich der danischen Inseln schwankt die
Salinitit zwischen 26 %o und 20 %o und geht an der
Darfler Schwelle zwischen dem Darf8 an der Kiiste
Mecklenburg-Vorpommerns und der dénischen
Insel Falster auf 12-6 %o zuriick (8 Abb. 6.44a). Mit
zunehmender Entfernung vom Meerwassereinstrom
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Ostsee (Bildrechte: nach Gingele & Leipe 2001)

aus der Nordsee wird der Stifiwassereintrag aus den
Flissen in der 6stlichen Ostsee immer bestimmen-
der. Im Bottnischen Meerbusen betrigt die Salini-
tat daher nur noch 3 %o. Insgesamt ist die Ostsee ein
Brackwassermeer.

Aus dieser Salinitatsverteilung resultiert sowohl
ein charakteristisches Stromungsmuster als auch
eine recht stabile Dichteschichtung des Ostseewas-
sers. Da Meerwasser gegentiber Stiffwasser eine deut-
lich hohere Dichte besitzt, stromt es als Bodenwasser
aus der Nordsee ein. Es dringt bis etwa zum Gotland-
Becken vor und fiillt zunéchst die tieferen Troge der
Ostsee. Dartiber liegt das brackische Oberflichen-
wasser, das in einer Gegenbewegung in Richtung
Nordsee ausstromt. Die vertikale Zirkulation in der
Ostsee ist eingeschriankt, man bezeichnet dieses Stro-
mungsmuster insgesamt als dstuarine Zirkulation, da
sie insbesondere fiir Astuare typisch ist.

Trotz jahreszeitlicher Wechsel ist die thermo-
haline Schichtung der Ostsee recht stabil. Der Was-
serkorper besteht aus dem Oberflachenwasser (bis
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(a) Geografie der Ostsee, (b) Verhaltnis der Tonminerale Kaolinit und Chlorit in Sedimenten der westlichen

ca. 60 m Wassertiefe), der darunter liegenden ca.
20 m machtigen Dichte- und Temperatursprung-
schicht und schliefllich dem dichteren Tiefenwasser
(B Abb. 6.45). Allerdings gliedert sich das Oberfli-
chenwasser in den Sommermonaten seinerseits in
eine warmere Deckschicht und eine kiltere Zwi-
schenschicht, die wiederum durch eine Temperatur-
und Dichtesprungschicht voneinander getrennt sind.

Die mangelhafte Vertikalzirkulation verhindert
einen nennenswerten Austausch zwischen Tiefen-
und Oberflichenwasser. Das Oberflichenwasser ist
sauerstoffreich und relativ ndhrstoffarm, wihrend
das Tiefenwasser an Sauerstoff verarmt und Néhr-
stoffen angereichert ist. Die tieferen Becken der
Ostsee sind daher angefiillt mit dichtem, sauer-
stoffarmem oder sogar sauerstoftfreiem Meerwas-
ser (B Abb. 6.46). Sind die Becken zudem landfern,
werden in ihnen vorwiegend Silte und Tone abgela-
gert, die ein entsprechend sauerstoffarmes bis -freies
Porenwassermilieu besitzen, bis zu 20 % organischen
Kohlenstoft enthalten konnen und Mudd genannt




O Abb.6.45 Jahreszeitliche
Schwankung der thermohalinen
Schichtung der Ostsee; oberhalb 60 m
Tiefe: durchgezogene Linie = Winter,
gestrichelte Linie = Sommer
(Bildrechte: nach Matth&us 1995)
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B Abb.6.46 Morphologie und einige ozeanografische Parameter der Ostsee entlang eines Langsschnittes vom Skagerrak bis
zum Bottnischen Meerbusen, (a) Temperatur (in °C), (b) Salinitat (in %o), (c) Sauerstoffverteilung (in % der Sattigung). Marken am
oberen Rand: Lage der Messstationen (Bildrechte: nach Dietrich et al. 1975)
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werden. Es gibt jedoch auch Regionen, in denen
derzeit nicht sedimentiert wird und wo die geringen
Tiefenstromungen die unterlagernden eiszeitlichen
Morinen freilegen.

Bislang nahm man an, dass in der Ostsee aus-
schlieSlich Detritus abgelagert wird, der vom umge-
benden Festland angeliefert wird. Neuere Arbeiten
zeigen jedoch, dass mit dem episodisch einstromen-
den Nordseewasser signifikante Mengen von Ton in
die Ostsee hineintransportiert werden. Man misst
dies tiber das Verhéltnis von in diesem Fall aus der
Nordsee herzuleitendem Kaolinit zu vom umgeben-
den Festland geschiittetem Chlorit. Der Einstrom
von Nordseewasser manifestiert sich somit in einem
hoheren Kaolinit-Chlorit-Verhiltnis (8 Abb. 6.44b).

Dieser Zustrom aus der Nordsee findet nur episo-
disch statt. Im Januar 2003 konnte ein derartiger Ein-
strom gemessen werden. Er wurde begiinstigt durch
eine lang anhaltende Hochdrucklage tiber Skandi-
navien und vorherrschende kriftige Westwinde.
Diese trieben das Oberflichenwasser nach Osten
und fithrten eine kurzfristige Senkung des Meeres-
spiegels der westlichen Ostsee um 80 cm herbei. Dies
erleichterte das Einstromen von sauerstoffreichem
Nordseewasser bis in das tiefere Gotland-Becken
hinein. Dort ersetzte es das sauerstoffarme Tiefen-
wasser. Ein derartiger Wechsel von Sauerstoffarmut
zu -reichtum stellt eine dramatische Anderung der
Lebensbedingungen der am Boden oder im Tiefen-
wasser lebenden Organismen dar und fithrt entspre-
chend markante Anderungen der Faunengemein-
schaffen herbei.

Das Schwarze Meer Ebenso wie die Ostsee ist das
Schwarze Meer ein Binnenmeer mit eingeschrank-
ter Zirkulation, das nur iber den engen Seeweg vom
Bosporus iiber das Marmarameer und die Darda-
nellen mit dem Mittelmeer verbunden ist. Gegen-
iiber der Ostsee liegt das Schwarze Meer fast 20°
weiter stidlich in klimatisch wédrmeren Zonen. Ent-
sprechend hoher ist die Evaporationsrate, sodass die
Salinitét des Oberflichenwassers im stlichen Mittel-
meer mit 38-39 %o deutlich erhoht ist. Dieses dichte
Wasser stromt durch den Bosporus sehr langsam
in das Schwarze Meer ein und nimmt dort an der
Bildung des Tiefenwassers teil. Das Oberfldchen-
wasser des Schwarzen Meeres hat aufgrund der Stf3-
wasserzufliisse eine Salinitit von nur etwas mehr als
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18 %o. Es flief3t sehr langsam durch den Bosporus
ab. Winde und resultierende Oberflichenstromun-
gen fithren eine gute Durchmischung und Versor-
gung mit Sauerstoff herbei, sodass das Oberfldchen-
wasser sehr belebt ist. Es bildet jedoch einen nur
geringmachtigen Wasserkorper und geht iiber eine
Sprungschicht zwischen 50 und 100 m Wassertiefe
in das Tiefenwasser {iber, das bis zum Meeresboden
in etwa 2000 m Tiefe reicht (B Abb.6.47). Eine verti-
kale Zirkulation findet kaum statt. Die Geschwindig-
keit des Wasseraustausches im Schwarzen Meer ist
so niedrig, dass sein Wasserinhalt in ca. 2500 Jahren
gerade einmal ausgewechselt wird.

Aufgrund der fehlenden Durchmischungist das
Tiefenwasser sauerstofffrei, das chemische Milieu am
Meeresboden ist reduzierend. Dies begiinstigt die
Entfaltung anaerob lebender Bakterien, die Schwe-
fel aus der niedersinkenden organischen Substanz
reduzieren und Schwefelwasserstoff (H,S) freiset-
zen. Daher ist dieses euxinische Milieu fiir Orga-
nismen, die Sauerstoff bendtigen, lebensfeindlich.
H,S bildet mit Eisen Pyrit (FeS,), der in feinverteil-
ter Form die Ton- und Faulschlaimme (Sapropele)
dieses Milieus grau und schwarz firbt. Diese Ton-
schlimme haben zumeist eine geringe Karbonatfiih-
rung und sind reich an organischem Kohlenstoff. Aus
dem reich belebten Oberflichenwasser sinkt orga-
nische Materie in der Wasserséule, die bereits ab
einer Tiefe von 120 m sauerstofttrei ist, nach unten.
Daher wird die organische Materie nicht oxidiert und
in die Sedimente eingelagert. Die Sedimentations-
raten von organischem Kohlenstoft im Schwarzen
Meer sind deutlich hoher als in den iibrigen Meeren
(B Abb.6.48, @ Tab.6.5).

Reduzierendes Wasser grofierer Tiefen kommt
allerdings nicht nur in abgeschniirten Becken wie dem
Schwarzen Meer vor. Der in » Abschn.6.3 besprochene
Vorgang des Upwelling vermag an Sauerstoft verarmtes
Meerwasser aus grofieren Tiefen in Oberflachennihe
zu verfrachten. Fossile Sedimente, die den heutigen
Tiefenablagerungen des Schwarzen Meeres dhnlich
sind, kommen auch in der geologischen Uberliefe-
rung héufig vor. Allerdings ist nicht jeder durch fein-
verteilten Pyrit oder organischen Kohlenstoff schwarz
gefirbte Ton hierzu zu zahlen, denn H,S-Entwicklung
in den Bodenablagerungen ist nichts Ungewohnliches
und behindert das benthische Leben nicht. Erst wenn
der H,S-Spiegel aus den Sedimenten in das Meerwasser
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B Abb.6.47 Tiefenverteilung
von Salinitat, Sauerstoff und
Schwefelwasserstoff im Schwarzen 0
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aufsteigt und das aerobe Leben am Meeresboden
erstickt, darf man von euxinischen Sedimenten oder
Schwarzschiefern (,black shale®) sprechen. Zu ihnen
gehort auch der an organischem Kohlenstoff reiche
marine Kupferschiefer aus dem Perm Mitteleuropas
(8 Tab. 6.6). Der tonig-siltige Kupferschiefer ist
gegeniiber anderen Schwarzschiefern jedoch zusitz-
lich sekundir angereichert an sulfidisch gebundenen
Metallen, insbesondere dem namengebenden Cu.
Er wird zurzeit in Polen als Lagerstitte abgebaut, in
Brandenburg wird der Abbau méglicherweise wieder
aufgenommen.

Bemerkenswert ist die Hdufigkeit der Schwarz-
schiefer zu bestimmten Zeiten des Phanerozoikums.

17 18 19 20 21 22

—> 5S%o00

Es wird angenommen, dass im Altpaldozoikum die
Ozeane insgesamt unterhalb einer Tiefe von etwa
200-300 m sauerstoffarm bis -frei waren. Dies steht
im Einklang mit Haufigkeit und Verbreitung von
Schwarzschiefern zu dieser Zeit. Nur relativ kurz-
fristige Ereignisse wie die grofSrdumige Gondwana-
Vereisung am Ende des Ordoviziums erlaubten eine
deutliche Anderung des ansonsten stabilen Schich-
tungs- und Zirkulationsmusters und eine tiefgriin-
dige Durchmischung der Wassermassen. Ahnlich
hédufig sind Schwarzschieferablagerungen in den
Meeren der Kreide. Die gegeniiber heute deutlich
groflere Verbreitung geméfligt warmen Klimas auf
der Erde begiinstigte bei entsprechend niedrigen
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B Abb.6.48 Gehalte organischen Kohlenstoffs in rezenten Sedimenten des Schwarzen Meeres (nach Shimkus & Trimonis 1974)

B Tab. 6.5 Gesamtgehalte, jahrliche Zufuhr und Abbau von organischer Materie im Schwarzen Meer und den
tbrigen Weltmeeren (Shimkus & Trimonis 1974)

Schwarzes Meer Weltmeere
Durchschnittlicher Gehalt an organischem Kohlenstoff (mg () 3,0 1,5
Organischer Kohlenstoff, gesamt (t) 1,6-10° 2,0-10'2
Phytoplankton, Jahresproduktion
Gewicht (t) 5,0 107 3,0-10'°
In einem Liter Meerwasser (mg I") ~0,1 ~0,02
Bildung von organischer Materie pro Jahr (t)
Aus Plankton ~7,510° ~4,5-10°
Von Fliissen geliefert ~3,510° ~3,6-108
Summe
Gesamt (t) ~1,1107 ~5,0-10°
Pro Liter (mg) ~0,02 0,004

Jahrliche Abbaurate der organischen Materie (mg I'") ~0,02 0,004
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B Tab.6.6 Zusammensetzung des im Perm
abgelagerten und sekundar an Metallen
angereicherten Kupferschiefers (verandert nach
Roésler & Lange 1976 und anderen Quellen)

Bestandteil (Gew.-%) ppm
Cu 0,23-2,9

Pb 4-8,6
Zn 5-18,5
Ag 14-191
Co 28-159
Ni 61-147
\" 141-914
Mo 73-251
Organischer <10

Kohlenstoff

Dolomit 25

Sio, 30-50

Temperatur- und Klimagradienten und durch-
schnittlich héherer Temperatur offenbar gleicherma-
en eine stabile Schichtung weiter Teile der Ozeane.
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7.1 Einfiihrung

Wir erfreuen uns heute der prichtigen Pflanzen- und
Tierwelt, die unseren Lebensraum Erde charakteri-
siert und deren Teil wir sind. Die Mechanismen der
Evolution sind heute recht gut bekannt. Der eigentli-
che Ursprung des Lebens ist jedoch unserer direkten
Betrachtung weitgehend entzogen, da er in den frithen,
archaischen Zeiten der Erde liegt. Aussagen sind uns
nur durch Untersuchungen der spérlich iberliefer-
ten prakambrischen Sedimentgesteine und durch auf
diese gegriindete theoretische Uberlegungen moglich.
Grundlage auch der Erforschung und Beschreibung der
archaischen Erde ist der Aktualismus. Es gibt keinen
Grund anzunehmen, dass die physikalischen und
chemischen Naturgesetze damals nicht galten. Und
dennoch waren Lithosphire, Atmosphére und Hyd-
rosphdre im Archaikum sehr viel anders beschaffen als
heute (vgl. » Kap. 14). Die frihprakambrischen Sedi-
mentgesteine sind, soweit wir heute wissen, im Meer
abgelagert worden. Die ersten uns bekannten Lebe-
wesen, die in ihnen gefunden wurden, sind einzellige
Bakterien. Voraussetzung ihrer Entstehung war die
Bildung einfacher organischer Molekiile, die schlief3-
lich einen Weg gefunden hatten, zu langkettigen Eiwei-
len zu polymerisieren. Um also dem Ursprung des
Lebens nachforschen zu kénnen, miissen wir zuerst
den Versuch unternehmen, uns ein Bild der chemi-
schen Verhaltnisse auf der archaischen Erde zu machen.

Die Erde entstand vor etwa 4,6 Mrd. Jahren (mehr
dazu in » Kap. 9 und » Abschn. 14.3). Die altesten
datierten Gesteine, die Acasta-Gneise der Slave-Pro-
vinz im nordwestlichen Kanada, haben ein Bildungs-
alter von ca. 4,2 Mrd. Jahren. Die dltesten Sedimentge-
steine aus der Isua-Provinz in Gronland sind auf etwas
mehr als 3,8 Mrd. Jahre datiert worden (8 Abb. 14.11).
Es fehlen uns in der Uberlieferung demnach die ersten
400-800 Ma der Erdgeschichte, die als Hadeum oder
Eoarchaikum bezeichnet werden und einen Zeitraum
reprasentieren, der fast so lang wie oder sogar linger
ist als das Phanerozoikum (8 Abb. 1.6).

7.2  Atmosphare und Ozean im

Prakambrium

Nach der Entstehung der Erde reicherten die magma-
tischen Prozesse der Krustenbildung Kohlendioxid,
Wasserstoff, Stickstoff und Methan durch Entgasung

aus der Schmelze in der frithen, sauerstoffarmen
Atmosphire an; diese Entgasung des Mantels dauert
auch heute noch an, wenn auch mit verminderter
Intensitat. Ein grofler Teil des Wassers, aber auch
des Methans, diirfte mit dem anfinglich sehr inten-
siven Meteoriten- und Kometenbeschuss auf die Erde
gelangt sein, wo es sich in Senken als frither Ozean
sammelte. Entsprechend der Zusammensetzung der
frithen Atmosphire und Hydrosphére waren H,O
und CO, die wichtigsten Reagenzien der Verwitte-
rung (» Kap. 3), die im frithen Archaikum den Cha-
rakter einer niedrigtemperierten chemisch-hydro-
thermalen Alteration gehabt haben diirfte. Die Tétig-
keit der chemischen Verwitterung wurde verstarkt
durch das andauernde intensive Bombardement
durch Meteorite, das die Krustenoberfldche zer-
trimmerte. Das Zusammenwirken dieser verschie-
denen Prozesse, die in ihrer Wirkung deutlich inten-
siver gewesen sein miissen als heute, produzierte in
relativ ,,kurzer® Zeit grofle Mengen von Sedimen-
ten. Sie nahmen nun ihrerseits tiber chemischen Aus-
tausch mit den hydrothermalen Alterationslosungen
Einfluss auf die Zusammensetzung der frithen Atmo-
sphére und Hydrosphére.

Der Fusionsprozess, der in der Sonne fortwih-
rend H*-Tonen in He** umwandelt, fiihrt iiber geo-
logische Zeitraume zu einer langsamen Zunahme der
Temperatur der Sonne und der von ihr abgestrahl-
ten Wirme. Im Archaikum, also vor etwa 3-4 Mrd.
Jahren, produzierte die Sonne nur etwa 70 % der
heute abgestrahlten Wiarmemenge, die Luminositét
der Sonne war also gegeniiber heute um 30 % gerin-
ger. Gegen Ende des Prikambriums hatte die Lumi-
nositat bereits auf 94 % des heutigen Wertes zuge-
nommen. Nach heutigen Verhaltnissen hitte auf der
archaischen Erde eine Durchschnittstemperatur von
-15 °C geherrscht. Alle bekannten Daten sprechen
jedoch dafiir, dass es an der Erdoberfliche dhnlich
warm war wie heute oder sogar wiarmer. Dieser
Widerspruch wird als ,,faint young sun paradox® (das
Paradoxon der schwachen, jungen Sonne) bezeich-
net. Dieses Paradoxon wird dadurch aufgelst, dass
sich die Zusammensetzung der frithen Erdatmo-
sphére in entscheidender Weise von der heutigen
unterschied. Freier Sauerstoft (O,) war, wenn iiber-
haupt, nur in sehr geringer Konzentration vorhanden
und machte allenfalls 1 % der Atmosphire aus. Thre
Hauptbestandteile diirften Wasserstoft (H,), Koh-
lenmonoxid (CO), Methan (CH,), Kohlendioxid
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(CO,), Schwefeldioxid (SO,) und Wasserdampf
(H,0) gewesen sein. Der Anteil der Treibhausgase
Kohlendioxid (CO,), Methan (CH,) und Wasser-
dampf (H,O) darin war deutlich hoher als heute. Die
Treibhauswirkung des Methans wiederum tibersteigt
diejenige von Kohlendioxid um das 10-30fache.
Von der Sonne eintreffende und von der Erdober-
fliche zurtickgestrahlte Warme (8 Abb. 2.2) wurde
demnach in starkem Maf3e in der Atmosphére absor-
biert und erlaubte vergleichsweise milde Temperatu-
ren an der Erdoberfldche.

Die frithe Atmosphiére der Erde akkumulierte
infolge der stindigen vulkanischen Entgasung des
Erdinnern und war nahezu sauerstofffrei. Insgesamt
waren diese vulkanischen Gase so zusammengesetzt,
dass immer etwa 20 % der Kohlenstoffgase (CO +
CO,) zu organischer Materie reduziert (Gl. 7.1 und
7.2), hingegen alle Schwefelgase als Eisensulfid (FeS,,
Pyrit) gebunden wurden.

Wie die Atmosphire waren auch die ersten
Ozeane zunichst weitgehend anoxisch und redu-
zierend. Entsprechend war das Meerwasser auch
nahezu frei von Sulfat (SO,%). Wahrscheinlich
sind schon sehr frith in den Meeren verschiedene
Arten von Bakterien entstanden. Cyanobakterien,
die bereits durch pflanzliche Photosynthese Energie
gewannen, entwickelten sich in der photischen Zone
des oberflachlichen Meerwassers. Schwefelbakterien
lebten heterotroph, sie konnten sowohl durch pflanz-
liche als auch durch anoxygene Photosynthese ihren
Energiebedarf decken. Bei der anoxygenen Photo-
synthese wirkt H,S unter anaeroben Bedingungen
als Protonendonator, es findet keine Sauerstoftfrei-
setzung statt. Es entsteht CH, O als einfachste Form
organischen Kohlenwasserstoffs:

CO,+1/2H,S + H,0 —1/2S0,*+H"+ CH,0
Gl.7.1

Cyano- und Schwefelbakterien koexistierten mit
Methanogenese treibenden Bakterien und solchen,
die Methan abbauten, also methanotroph lebten.
Heute noch sind methanotrophe Bakterien in euxi-
nischen Sedimenten anoxischer Meeresbereiche, z. B.
im Schwarzen Meer, verbreitet (8 Abb. 6.48).
Organischer Kohlenstoff wurde in 3,5 Ga alten
Sedimentgesteinen Siidafrikas sicher nachgewiesen,
seine Gegenwart in den Gesteinen der Isua-Provinz
(Gronland, @ Abb. 14.11) gilt als fraglich. Es wird
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angenommen, dass zu der Zeit neben der anoxyge-
nen Photosynthese die pflanzliche Photosynthese
durch Cyanobakterien bereits in vollem Gange war.
Sie ldsst sich vereinfacht schreiben als:

CO,+H,0 — CH,0+0, Gl.7.2
Die methanogenen Bakterien bauen die organische
Materie nach der vereinfachten Gleichung Gl.7.3 ab:

2CH,0 — CH,+ CO, Gl.7.3
Ein Teil des produzierten Methans wurde von den
methanotrophen Bakterien aufgezehrt, der Rest
entwich mit dem ebenfalls produzierten Kohlendi-
oxid in die Atmosphire und stabilisierte so zusam-
men mit der andauernden Zufuhr aus dem Mantel
zundchst das Treibhausklima.

Die pflanzliche Photosynthese stellte bereits im
Archaikum freien Sauerstoft (O,) bereit; er wurde
jedoch sofort durch eine Reaktion mit reduzierten
Komponenten, z. B. Fe?*, oder durch die Reaktion
mit H, aufgezehrt.

2H,+ 0, — 2H,0 Gl.7.4
Die Konzentration von O, in der fritharchaischen
Atmosphire betrug nach neueren Modellierungen
weniger als 107> PAL (PAL = ,present atmosphe-
ric level| die heutige O,-Konzentration der Atmo-
sphire). Allerdings muss etwa zwischen 2,3 und
2,1 Ga ein erheblicher Anstieg im O,-Gehalt der
Atmosphire eingetreten sein, denn nach diesem
Zeitraum entstanden erstmalig rote Sedimentge-
steine und oxidierte Paldobdden als Ausdruck der
Oxidationsverwitterung. Gleichzeitig verschwan-
den extrem leicht oxidierbare Minerale wie Pyrit und
Uraninit (UO,) aus dem Komponentenspektrum der
klastischen Sedimentgesteine. Diese bzgl. geologi-
scher Zeitraume rasche Zunahme des freien O, in der
Atmosphére wird als ,Great Oxidation Event® (GOE,
grofles Oxidationsereignis) bezeichnet (8 Abb.7.1).

Die Ursache des GOE diirfte in den komplexen
Wechselwirkungen zwischen Lithosphidre, Atmo-
sphére und Biosphare liegen. Bereits auf der frithen
Erde fand Krustenbildung, -verwitterung und -recy-
cling durch plattentektonische Prozesse statt. Die
chemischen Wechselwirkungen iiber mehr als 1 Ga
hinweg verinderten langsam den Oxidationsgrad der
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vulkanischen Gase derart, dass zwar immer noch ein
Anteil von etwa 20 % der Kohlenstoffgase zu organi-
scher Materie reduziert, jedoch nur noch ein abneh-
mender Anteil der Schwefelgase sulfidisch gebun-
den wurde. Dies trug nach Uberschreiten eines ent-
sprechenden Schwellenwertes zur raschen Oxidie-
rung der Atmosphire und zu einer Anreicherung
von SO, im Meerwasser bei. Fiir den Zeitraum des
GOE verzeichnen dariiber hinaus aber die §'3 C-
Werte (» Kasten 7.1) von Karbonaten eine deutli-
che Verschiebung von 0 %o zu 12 %o, d. h. zu sehr
positiven Werten (8 Abb. 7.2). Diese Verschiebung
reflektiert die massive Einlagerung von organischem
Kohlenstoft in Sedimente und damit seinen Entzug
aus dem Kohlenstoftkreislauf (» Abschn. 8.3). Etwa
50 % des Kohlenstoffs des exogenen Systems diirfte
auf diese Weise gebunden worden sein. Dies setzte

die ca. 20fache O,-Menge des Gehaltes der heutigen
Atmosphire frei. Uber den permanenten Austausch
zwischen der Atmosphire und dem oberflichlichen
Meerwasser fand im Zuge einer wahrscheinlich nur
tragen Zirkulation des Meerwassers eine parallele
Oxidation der Ozeane statt. Die wiederholte Bildung
von gebanderten Eisenerzen (Banded Iron Forma-
tion, BIF, s. » Kap. 14) im Archaikum wird heute als
Produkt anoxygener Photosynthese erklart.

7.3  Die kambrische Faunenradiation

Die ersten Fossilien Kohlenstoff, moglicher-
weise organischen Ursprungs, wurde bereits in
friharchaischen Sedimentgesteinen nachgewie-

sen, ein Zeichen dafiir, dass bereits im Archaikum
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organischer Kohlenstoff in Sedimente eingelagert
wurde (> Kasten 7.1). Zeitpunkt und Mechanismus
der Bildung der ersten Zelle bleiben jedoch weiter
im Dunkeln. Die ersten Lebewesen diirften Proka-
ryoten gewesen sein, einzellige Bakterien ohne Zell-
kern, aus denen sich die Eukaryoten, Lebewesen mit
Zellkern und der Moglichkeit geschlechtlicher Fort-
pflanzung, entwickelten (8 Abb.7.6). Das Uberliefe-
rungspotenzial beider Formen ist sehr gering, da sie
nach dem Absterben dem raschen organischen und
anorganischen Abbau unterliegen. Vor etwa 3,5 Ga
erwarben jedoch einige Cyanobakterien, frither
auch ,,Blaugriinalgen® genannt, die Fihigkeit, sich
als filamentartige Matten flichenférmig auf dem
flachmarinen Untergrund auszubreiten und sich
mit einer gelatineartigen kalkigen Schicht zu tiber-
ziehen. Wurden diese Matten von einer diinnen
Sedimentschicht bedeckt, so wichen die Cyano-
bakterien nach oben aus und siedelten sich auf dem

@O Abb.7.3 (a)Im Satonda-
Kratersee auf der indonesischen

Insel Satonda tauchen die Kopfe
rezenter Stromatolithe wéahrend der
Trockenzeit Gber den Seespiegel

auf. Das gerustbildende Karbonat
scheiden die Cyanobakterien direkt
aus dem stark alkalischen, auch
gegeniiber dem Meerwasser an
CaCo, ubersattigten Seewasser aus.
Der Satonda-See ist ein Soda-See,
dessen bestimmendes Salz Na, CO,
(Soda) ist (Bildrechte: Foto - S. Kempe).
(b) Vertikalschnitt durch einen
prakambrischen Stromatolithen

der australischen Springfield-
Formation, der den lagigen Aufwuchs
der Cyanobakterien zeigt; untere
Bildkante: 16 cm (Bildrechte: Foto —

B. Kleeberg, Probe - J.H. Schroder)
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Sediment erneut an. Auf diese Weise entstanden die
beulenformig aufragenden und erhaltungsfihigen
Stromatolithe, die vor allem in Ablagerungen des
Archaikums und Proterozoikums ein wesentliches
Zeugnis frithen Lebens und frither Evolution dar-
stellen (B Abb. 7.3). Die Photosynthese treibenden
Cyanobakterien trugen im Verlauf des Prakamb-
riums durch ihre offenbar zunehmende Héaufigkeit
in signifikanter Weise zur Zunahme von O, in Atmo-
sphére und Hydrosphire bei.

Neben den prokaryotischen Cyanobakterien
standen vor allem die eukaryotischen Arcritarchen,
planktisch lebende zystenéhnliche Algen, am Beginn
des uns heute bekannten Lebens. Sie haben bei einer
Grofle von ca. 30-100 pum eine sehr variable duflere
Form und eignen sich fiir eine grobe Biostratigra-
fie des Prakambriums. Im weiteren Verlauf des Pré-
kambriums entwickelten sich die ersten vielzelli-
gen Organismen; kiirzlich wurden in China in etwa
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1700 Ma alten Gesteinen Abdriicke von bis zu 3 cm
grofSen Braunalgen gefunden. Aus tonigen Sedi-
mentgesteinen der Flinders-Berge in Stidaustralien
sind schliefflich die ersten Kérperfossilien der Edia-
cara-Fauna iiberliefert. Es handelt sich um Abdrii-
cke sehr vielfiltiger, vielzelliger Tiere (Metazoa) ohne
Skelett, deren Entwicklung zwischen 565-548 Ma
ihren Hohepunkt hatte. Der Ediacara-Fauna ent-
sprechende Funde sind inzwischen von den meisten
Kontinenten bekannt geworden. Die Fauna umfasst
u. a. Formen, die den heutigen Quallen und Korallen
verwandt scheinen.

Der Beginn des Phanerozoikums Mit Beginn des
Kambriums vor etwa 541 Ma manifestiert sich eine
fast schlagartige Anderung in der fossilen Uberlie-
ferung. Neben den Weichkorperfossilien tritt eine
Vielzahl unterschiedlicher skeletttragender Orga-
nismen auf, die die Ausgangspunkte der meisten
uns heute bekannten Stimme des Tierreichs bilden
(,kambrische Faunenradiation“ 8 Abb. 7.6). In der
Regel handelt es sich bei den Skeletten um Exoske-
lette, um Auflenskelette, Schalen, wie etwa diejeni-
gen der Muscheln. Diese bestanden bei den meisten
Gruppen aus Phosphat oder Kalziumkarbonat. Die
Skelettelemente hatten ein erheblich héheres Uber-
lieferungspotenzial als beispielsweise die Bakterien.
Vollstdndige oder zerbrochene Schalen bleiben in
vielen Fillen nach der Einbettung erhalten oder
werden uns als Abdruck oder Steinkern tberlie-
fert. Ein Steinkern ist eine Sedimentausfiillung des

Kasten 7.1 Kohlenstoff-lsotopie in Karbonaten

Drei Isotope des Kohlenstoffs haben geologische
Bedeutung. Dies sind die stabilen Isotope '2C und '3 C
sowie das instabile, radiogene '* C- Isotop, welches

sich zur Datierung geologisch junger Ereignisse eignet
(» Kasten 14.1). '2C ist das mit Abstand h&ufigste
Kohlenstoffisotop. Das '3 C/'2 C-Verhiltnis (5'3 C), also
das Verhéltnis der beiden stabilen C-Isotope, wird in
Promille relativ zum ,Vienna PDB Standard’ (V-PDB)
angegeben (Gleichung Gl. 7.5). PDB steht fiir ,PeeDee
Formation Belemnite’, dem '3 C/'2 C-Verhéltnis in einem
willkurlich ausgewdhlten Rostrum eines Belemniten der
Art Belemnitella americana aus Schichten der Pee-Dee-
Formation der Kreide in Nordamerika.

Hohlraums einer Schale, die nach der Verfestigung
des Sedimentes und dem Verlust der urspriinglichen
Schale durch Diagenese deren innere Strukturierung
abbildet.

Die Ursache der kambrischen Faunenradia-
tion ist noch weitgehend ungeklart. Sicherlich kann
sie nicht auf eine einzelne Ursache zuriickgefiihrt
werden. Von entscheidender Bedeutung diirfte das
mehr oder weniger zufillige Zusammentreffen ver-
schiedener Anderungen der Umwelt auf der Erde
gewesen sein. Die andauernde Photosynthese-Ta-
tigkeit der Algen erhéhte wihrend des Proterozoi-
kums langsam die Konzentration von O, in der
Atmosphidre und im Meerwasser und senkte die-
jenige des CO,. Hinzu kommt, dass der im mitt-
leren Proterozoikum entstandene Superkontinent
Rodinia im Verlauf des jiingeren Proterozoikums
zerfiel. Der Zerfall eines sehr groflen Kontinentes
in mehrere kleinere Teile ist notwendigerweise ver-
bunden mit der Anlage einer Vielzahl neuer pas-
siver Kontinentalrander, und damit von flachma-
rinen Schelfbereichen in entsprechender Ausdeh-
nung mit vielféltigen, neuen 6kologischen Nischen
(dazu mehr in » Abschn. 15.1). Das Zusammenwir-
ken der genannten Anderungen, und wahrschein-
lich anderer mehr, in Atmosphére und Hydro-
sphére durfte es einem bedeutenden Teil der dama-
ligen Biosphire erlaubt haben, phosphatische und
kalkige Exoskelette abzuscheiden und die neu ent-
standenen, nunmehr geeigneten Lebensrdume zu
besiedeln.

13 13
CPmbe _ CStandard
12 12
CPrube CStandard .1000
13

CStandard

12CS

3¢ — GlL.7.5

tandard

Die wichtigsten Reservoire des Kohlenstoffs sind die
Biosphare und die Karbonate (» Abschn. 8.3). Die beiden
Reservoire unterscheiden sich voneinander durch
unterschiedliche Reaktionsmechanismen:
== Bei der Photosynthese der Organismen wird
12C relativ zu '3 Ciin der organischen Substanz
angereichert. Dadurch steigen die '3 C-Gehalte in
Meerwasser und der Atmosphare. Fiir den Einbau
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in Karbonate steht dann mehr '3 C zur Verfiigung

(8 Abb. 7.4 und 7.5). 13Coz(cas) + leCOf(Lﬁsung) sl COyGas)

- Durc? einen Aus_tauscheffek.t |r':13Sy:<,tem co, + H13CO3_(L6sung)
- geldstes HCO; —~ CaCO; wird '° Cim Hydrogen-
karbonat angereichert, das wiederum der Fallung als Gl.7.6
CaCO; zur Verfligung steht (B Abb. 7.4). Folgende Die Analyse der stabilen Kohlenstoffisotope in
Gleichgewichtsreaktion beschreibt diesen Vorgang erdgeschichtlich Gberlieferten Karbonaten und
(Gleichung GI. 7.6): karbonatischen Fossilschalen erlaubt die Rekonstruktion

Erdél, Kohle |:| sedimentéres organisches Material
|:| marine und nicht-marine Organismen
|:| SiiBwasser-Karbonate

|:| marine Karbonate

2]
CO,, der Luft |:|

Diamanten, Karbonatite [_]

extraterrestrisches Material (Meteorite, Mondgesteine, usw.)

| | | | | | | | | |
50 -40 -30 -20 -10 O 10 20 30 40

13
5 Cppg (%o)

B Abb.7.4 '3C/'2C- (= 6'3C-)Verhiltnisse verschiedener Komponenten des Kohlenstoffkreislaufs (> Abschn. 15.3).
Der Transfer von leichtem 2 C aus der Luft in die organische Materie wihrend der Photosynthese reichert das
schwerere '3 Cim Meerwasser an, wo es dem Einbau in Karbonate zur Verfiigung steht (Bildrechte: verandert nach
Hoefs 1997)
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B Abb.7.5 Schematische, statistisch stark geglittete Verlaufskurve der §'3 C-Verhltnisse in Karbonaten seit dem
Neoproterozoikum. Da Organismen bevorzugt das leichte ' C einbauen, steht ein Anstieg der Kurve, also die Zunahme
des schwereren '3 C in Karbonaten, fiir die gesteigerte Einlagerung von 2 C-reichem organischem Kohlenstoff (COrg)

in Sedimenten (verindert nach Veizer et al. 1999; Veizer & Shields 2001). Die Lupe zeigt eine §'3 C-Verlaufskurve

ohne statistische Glattung als Ausschnittsvergréf3erung des Zeitraumes von 800 bis 550 Ma und verdeutlicht die
Schwankungsbreite der Daten (Bildrechte: verdndert nach Jacobsen & Kaufman 1999)
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einer 83 C-Verlaufskurve (B Abb. 7.5) als Spiegel zeitlicher
Veranderungen im globalen Kohlenstoffkreislauf (sieche
» Abschn. 15.3). Da Organismen bevorzugt das leichte
12 C-Isotop einbauen, steht ein Anstieg der Kurve, also
die Zunahme des schwereren '3 C-Isotops in Karbonaten,
fiir die gesteigerte Einlagerung von '2 C-reichem
organischem Kohlenstoff (Corg) in Sedimenten.

Hohe &'3 C-Werte sind im Zeitabschnitt von 850 bis

600 Ma bestimmend. Als Ursache fiir eine verstarkte
Einlagerung von Corg in Sedimenten kommt eine
erhohte Bioproduktivitat ebenso infrage wie eine
Zunahme des Erhaltungspotenzials als Konsequenz von
Redoxunterschieden im Vergleich zu heute. Eine erhéhte

Etliche der neu entstandenen Organismengrup-
pen diirften ihren Ursprung bereits im Proterozoi-
kum gehabt haben. Allerdings fand innerhalb der
Gruppen im Lauf der Zeit eine markante evolutive
Fortentwicklung statt. Altere Glieder starben aus,
neue kamen hinzu. So sind z. B. die im Alt-Paldo-
zoikum biostratigrafisch sehr wichtigen Trilobi-
ten im oberen Perm, nahe der Wende zum Meso-
zoikum, ausgestorben. Im Unterdevon begann die
Entwicklung der Ammonoidea, die insbesondere in
Jura und Kreide wichtige stratigrafische Leitfossi-
lien sind. Auch sie starben am Ende der Kreide im
Zuge des grofimafistiblichen Aussterbeereignisses,
dem gemeinsam mit den Dinosauriern knapp 50 %
der Arten zum Opfer fielen, aus. Derartige Faunen-
und Umweltkrisen sind im Verlauf des Phanerozoi-
kums wiederholt aufgetreten. Am Ende des Ordovi-
ziums lag der Riickgang bei ca. 60 %, im Oberdevon
bei 57 % und am Ende der Trias bei ca. 53 %. Das bei
Weitem grofite Massensterben fand jedoch an der
Wende vom Perm zur Trias vor ca. 250 Ma statt, bei
dem die Artenvielfalt um mehr als 80 % reduziert
wurde.

Nach neuen Ergebnissen besiedelten einfache
Pflanzen das Festland bereits im Verlauf des Ordo-
viziums. Im Karbon wurden manche Farne baum-
hoch und trugen zur Bildung der karbonischen Koh-
lelagerstitten bei. Die Entwicklung der Wirbeltiere
begann im ausgehenden Ordovizium mit den ersten,
einfachen Fischen (8 Abb. 7.7). Den ,,Schritt an
Land® der Wirbeltiere diirften die Amphibien gegen
Ende des Devons getan haben. Im Verlauf des Meso-
zoikums bildeten die am Ende der Kreide ausgestor-
benen Dinosaurier grofle Populationen. Auch die

Corg—EinIagerung entspricht dariiber hinaus auch einem
Anstieg von O, in der Atmosphdre bzw. im Atmosphare-
Ozean-System infolge der,Nichtoxidation” von Corg:
Zwischen etwa 750 und 720 Ma sowie zwischen 600 und
550 Ma verzeichnen die Daten scharfe Verschiebungen
zu negativen &'3 C-Werten in Karbonaten, also einen
Anstieg des leichten '2C im Meerwasser (8 Abb. 7.5).

Zu dieser Zeit erfassten ausgedehnte Vereisungen die
meisten Kontinente und weite Teile der Ozeane. Dies
fuhrte zur raschen Abnahme der Corg»Produktion und
-Sedimentation verbunden mit einem Anstieg von '2Cim
Meerwasser.

Sdugetiere traten im Mesozoikum auf, sie erreichten
ihre Bliite jedoch erst in der jiingeren, kinozoischen
Erdgeschichte. Thre Entwicklung fithrte schliefSlich
seit 6 Ma auch zu uns modernen Menschen.

7.4  Stratigrafie und Palokologie

Stratigrafie Vor allem die seit dem Kambrium
erschienenen und als Fossilien tiberlieferten Orga-
nismen erlauben uns, die Evolutionsgeschichte nach-
zuzeichnen. Sie haben in der Geologie aber auch eine
weitere ausgesprochen praktische Bedeutung. Fos-
silien erlauben die relative zeitliche Gliederung der
Erdgeschichte. Die Stratigrafie ordnet die Gesteine
entsprechend der zeitlichen Abfolge ihrer Bildung
und erstellt auf dieser Grundlage eine Zeitskala zur
Datierung geologischer Ereignisse. Die Lithostra-
tigrafie nutzt die lithologischen Charakteristika
eines Gesteins und basiert auf der relativen Abfolge
unterschiedlicher Sedimentgesteine. Sie beruht auf
der Erkenntnis, dass eine Schicht, die tiber einer
anderen abgelagert wurde, jiinger sein muss. Die
Abfolge der durch evolutiondren Wandel aufeinan-
derfolgenden Tier- und Pflanzenarten wiederum ist
Gegenstand der Biostratigrafie (B Abb.7.6 und 7.7).
Sie erlaubt es gemeinsam mit der Lithostratigrafie,
die Erdgeschichte nachzuzeichnen und zu gliedern.
Fossilgruppen, die (1) kosmopolitisch, also welt-
weit vorkommen, (2) sich relativ rasch von einer Art
zur anderen entwickeln und die (3) leicht zu finden
sind, eignen sich besonders fiir eine biostratigrafi-
sche Zonierung. Solche Leitfossilien sind im marinen
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B Abb.7.6 Schematische und stark vereinfachte Darstellung der zeitlichen Entwicklung groBer Tier- und Pflanzengruppen
(Bildrechte: Zusammenstellung unter Mitarbeit von N. Farsan)
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B Abb.7.7 Schematische und stark vereinfachte Darstellung der zeitlichen Entwicklung groBer Wirbeltiergruppen
(Bildrechte: Zusammenstellung unter Mitarbeit von M. Buchwitz und J. Schneider)
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Nordamerika
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B Abb.7.8 Biostratigrafie mithilfe von marinen wirbellosen Tieren (Invertebraten): Das Beispiel zeigt die Biozonierung

des Ashgill (oberstes Ordovizium, vgl. 8 Abb. 1.6) anhand von Graptolithen. Graptolithen sind z. T. planktonisch lebende
Tierkolonien. Jedes Mitglied der Kolonie bewohnt eines der in der rechten Abbildung sichtbaren Kelche (Theken). Der gezeigte
Graptolith (Paraorthograptus pacificus) wurde mit Flusssaure freiprapariert und seine Internstruktur durch Infrarotaufnahme
sichtbar gemacht (Bildrechte: Foto - M. Melchin; Biozonengliederung und radiometrische Alter zusammengestellt von J. Maletz)

Bereich vor allem bestimmte Mikrofossilien, wie z. B.
Conodonten, Foraminiferen, aber auch einige Mak-
rofossilien, wie z. B. Graptolithen, Ammoniten und
Brachiopoden (8 Abb. 7.6 und 7.8). Eine kosmopo-
litische Verbreitung von terrestrischen Arten wird
durch Ozeane sowie durch klimatische, fazielle und
orografische Barrieren an Land z. T. stark einge-
schrankt. Von Bedeutung sind hier wiederum Mik-
rofossilien, wie Pollen, Sporen und Einzeller, aber
auch Reste von Wirbeltieren und grofleren Pflanzen.

Auch die Umpolungen des Erdmagnetfeldes
lassen sich mittlerweile zur stratigrafischen Zuord-
nung von Gesteinen nutzen. Die mesozoisch-kéno-
zoische magnetostratigrafische Zeitskala beruht
i. w. auf magnetischen Untersuchungen des Meeres-
bodens (B Abb. 9.20) sowie auf der isotopengeoche-
mischen Datierung seiner Magmatite (> Kasten 14.1).
Héufig sind z. B. terrestrische Sedimentabfol-
gen aufgund ihrer Fossilarmut nur unzureichend

biostratigrafisch einzuordnen oder ihr Alter ist durch
die isotopengeochemische Datierung eines einge-
schalteten Vulkanits nur ungenau eingegrenzt. Hier
kann eine magnetostratigrafische Korrelation erfolg-
reich sein (B Abb.7.9).

Die stratigrafische Gliederung des Quartirs
beruht zusitzlich zu den genannten Methoden auf
der Dendrochronologie und der Warvenchronolo-
gie. Mithilfe von Baumringen erlaubt es die Den-
drochronologie im terrestrischen Bereich, sehr
genaue Datierungen an Holz mit einem Alter von
bis zu 14.000 Jahren vorzunehmen. Die Untersu-
chung und Zahlung von Warven (» Abschn. 5.4;
B Abb. 5.40 und 7.10) erlaubt iiber die Warvenchro-
nologie die Rekonstruktion der Entwicklung ein-
zelner Seen und ihrer Umgebung (8 Abb. 5.32). Fiir
das Quartdr ist inzwischen die Aufstellung eines
Warvenkalenders gelungen, der rund 75.000 Jahre
zuriickreicht.
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B Abb.7.9 Magnetostratigrafische

Korrelation des Buntsandsteins a
in Mitteleuropa (Untere Trias,

B Abb. 1.6): (@) kombiniertes

Profil fir das zentrale Deutschland, -
(b) fur Polen; schwarze Abschnitte
zeigen eine normale, wei3e
Abschnitte eine inverse magnetische
Polaritat an (» Abschn. 9.3); die
Magnetostratigrafie ist fur die
Korrelation von terrestrischen,
fossilarmen Sedimenten sowie

von terrestrischen mit marinen
Sedimenten sehr geeignet (Bildrechte:
vereinfacht nach Szurlies 2007)
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B Abb.7.10 Schema einer im Holzmaar (Eifel) vor ca. 7000 Jahren abgelagerten Warve einschlieBlich ihres jahreszeitlich
wechselnden Floreninhaltes. (a) Vertikalprofil einer Warve, (b-e) Rasterelektronenmikroskopische Aufnahmen von
Algenskeletten, die aus amorphem (nichtkristallinem) SiO, bestehen. Aus der Abfolge verschiedener Algenarten ldsst sich

eine jahreszeitliche Gliederung innerhalb einer Warve ableiten. Anhand der Menge der abgelagerten Algenskelette und der
Zusammensetzung der Algengesellschaften innerhalb einer Warvenfolge kdnnen das Paldoklima und die Palékologie des

Sees sowie seines Einzugsgebietes mit einer jéhrlichen Auflosung rekonstruiert werden. Durch Zéhlen der Warven konnte im
Holzmaar ein,Kalender” der Entwicklungsgeschichte des Sees und seiner Umgebung aufgestellt werden, der etwa 23.000 Jahre
zuriickreicht (Bildrechte: umgezeichnet nach Briichmann, Rein & Negendank; unpubl.)

O Abb.7.11

Seitdem es durch isotopengeochemische (radio-
metrische) Datierungen (> Kasten 14.1) aufSerdem
moglich ist, die absoluten Alter bestimmter Ereig-
nisse zu bestimmen, ergibt die Kombination aller
stratigrafischen Methoden die Einteilung der Zeit-
tafel der Erdgeschichte (8 Abb. 1.6).

Fossile Lebensspuren, (a) Dreginozoum nereitiforme, lange Bildkante: 30 cm; (b) Paleodictyon hexagonum;
(c) Chondrites sp., lange Bildkante: 15 cm; Beckumer Schichten, obere Kreide (Bildrechte: Fotos und Proben - J. Kappel)

Palokologie Die Palékologie nutzt die Informatio-
nen, die die Organismen uns iiber ihre Umweltbedin-
gungen und Lebensweisen geben. Als Bodenbewoh-
ner (Benthos) leben sie beweglich (vagil) oder festsit-
zend (sessil). Im Wasser bewegen sie sich aktiv (nek-
tisch) oder passiv treibend (planktisch). So erlauben
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die Informationen tiber die Lebensweise und rdum-
liche Verbreitung bestimmter Fossilgruppen die
Rekonstruktion der paldogeografischen Beziehun-
gen zwischen den Kontinenten. Auch hinterlassen
am Meeresboden lebende Organismen Lebensspu-
ren auf der Sedimentoberfliche oder im Sediment,
die Auskunft geben tiber die Art der Fortbewegung
und Nahrungsaufnahme bzw. iiber die Lebensposi-
tion im Sediment (8 Abb.7.11). Sie sind unter geeig-
neten Umstidnden als Spurenfossilien, auch Ichnofos-
silien genannt, in Gesteinen erhaltungsfahig. Paloko-
logische und sedimentologische Daten sind einan-
der erginzend notwendig fiir Rekonstruktionen von
Ablagerungs- und Lebensrdumen gleichermaflen.
Da sehr viele Organismen, wie z. B. die Eisbéren, an
eng begrenzte Umweltbedingungen gebunden sind,
erlauben biostratigrafische wie palokologische Daten,
erginzt durch die Paldomagnetik (» Abschn.9.3), die
paldogeografische Rekonstruktion der sich bestindig
andernden geografischen Verteilung der Kontinente
wihrend der Erdgeschichte.
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Die Diagenese uiberfiihrt lockere Sedimente in Sedi-
mentgesteine. Auch verwandelt sie die ins Sediment
eingelagerte organische Materie pflanzlichen und tie-
rischen Ursprungs unter geeigneten Bedingungen
in Erdol, Erdgas oder Kohle. Die Diageneseabldufe
anorganischen und organischen Materials sind eng
miteinander verbunden und von grofler wirtschaftli-
cher Bedeutung nicht nur fiir die Kohle- und Kohlen-
wasserstoffreserven auf der Erde (» Kap. 16). Erdol,
Erdgas und Kohle sind ebenso wie die Sedimentge-
steine demnach die Produkte der Diagenese.

8.1 Diagenese

Die meisten der urspriinglich lockeren Sedimente,
die uns aus der Erdgeschichte uiberliefert sind,
liegen heute als feste Sedimentgesteine vor. Alle Pro-
zesse, die ein Sediment nach der Ablagerung verdn-
dern und in ein festes Gestein iiberfithren, werden
unter dem Begriff Diagenese zusammengefasst. Bei
Druck- und Temperaturbedingungen unterhalb von
etwa 4 kbar (ca. 12 km Versenkungstiefe) und ca. 200
°Cbewirkt die Diagenese chemische Veranderungen
in einer Ablagerung, die zu Mineralum- und -neu-
bildungen fiithren. Jenseits dieser Grenzen begin-
nen die Gesteinsveranderungen der Metamorphose
(» Kap. 13). Druck und Temperatur miissen iiber
lingere Zeitraume wirken, damit Diagenese statt-
finden kann. Die Zeit ist demnach ein zusétzlicher
Faktor. Die Diagenese kann hinsichtlich ihrer chemi-
schen und physikalischen Parameter in Zementation
und Kompaktion gegliedert werden.

Zementation und
Umkristallisation

8.1.1

In einem absinkenden Ablagerungsraum werden
bestehende Sedimente sukzessive von jiingeren iiber-
lagert. Durch die Uberlagerung werden sie langsam
versenkt und damit steigenden Driicken ausgesetzt
und auf die der Tiefenstufe entsprechende Tempe-
ratur erwdrmt. In den Kontinentalgebieten steigt
die Temperatur mit der Tiefe um etwa 20-30 °C pro
km (» Kap.9). In Becken mit einer 4 km méchtigen
Sedimentfiillung erreichen die tiefsten Schichten
demnach Temperaturen von etwa 80-120 °C.

Durch die mit der Versenkung verbundene
Druck- und Temperaturerh6hung werden besonders
die sogenannten labilen Minerale (» Abschn.3.3) bei
einer geeigneten Zusammensetzung des den Poren-
raum fiillenden Fluids instabil. Die Minerale kristal-
lisieren entsprechend den bestehenden Bedingungen
sowie dem chemischen Angebot entweder um oder
werden geldst. So bildet sich das metastabile Karbo-
natmineral Aragonit, das Bestandteil vieler Organis-
menschalen ist, in den stabileren Calcit um; feinkor-
nige Karbonatablagerungen gehen durch Sammel-
kristallisation des Calcits in grobere, spatige Kalk-
steine tiber. Im Zuge der Dolomitisierung kristalli-
siert Calcit in Dolomit um (@ Tab. 1.1), z. T. unter
Ausloschung des priméaren Ablagerungsgefiiges. Die
Dolomitisierung steht haufig im Zusammenhang mit
dem Auftauchen (Emersion) sehr flachmarin abge-
lagerter Karbonate.

Amorphe Substanzen wie z. B. vulkanisches
Glas werden je nach den Bedingungen aufgelost
oder gehen in den kristallinen Zustand tiber. Feld-
spate konnen in Tonminerale umgewandelt werden.
Die detritischen Tonminerale neigen dazu, an Korn-
grofSe zuzunehmen, um sich schlieflich in neue Ton-
minerale umzubilden. Die organischen Bestand-
teile der Sedimente werden zumeist oxidiert und/
oder in Methan umgesetzt. Werden ausreichend
grofle Mengen vor allem pflanzlichen Materials
durch frithen Abschluss vor der Oxidation bewahrt,
so konnen sich Lagerstitten fossiler Kohlenwasser-
stoffe bilden.

Die im Sediment freigewordenen chemischen
Bestandteile dieser Umsetzungen, aber auch von
auflen zugefithrte Substanzen, konnen schliefllich
in neu entstandenen, authigenen Mineralen wieder
gebunden werden. Durch lokale Konzentrationsun-
gleichgewichte kann es in der unmittelbaren Umge-
bung faulender Organismenreste zu bevorzugter
Fallung z. B. von Calcit kommen. So entstehen rund-
liche, harte Konkretionen um einen Fossilrest herum.
In manchen Konkretionen bildet sich bei der inneren
Austrocknung durch Schrumpfung ein Netzwerk
von Rissen, das durch Mineralneubildungen aus zir-
kulierenden Losungen verheilt. Diese Konkretionen
heiflen Septarien. Durch lokale Konzentration von
Kieselsdure bilden sich Feuersteine.

Nicht immer miissen die diagenetischen Umla-
gerungen mit einer Versenkung verbunden sein.



8.1 Diagenese

Die klastischen Sedimente arider Gebiete konnen
an der Oberfliche durch die Bildung von Quarz-
zementen verkieseln. Riffe werden bereits vor der
Versenkung durch die organische Calcitabschei-
dung inkrustierender Organismen zementiert. Diese
Zementation ist jedoch noch der Riftbildung zuzu-
rechnen. Die Diagenese eines Riffs beginnt erst mit
der anorganischen Fallung von Kalziumkarbonat in
Porenrdumen.

Neben den Druck- und Temperaturbedingun-
gen und den chemischen Eigenschaften der betei-
ligten Fluide ist der Diageneseverlaufin einem Sedi-
ment abhéngig von seiner mineralogischen Zusam-
mensetzung. Die diagenetischen Austauschprozesse
konnen schliefllich je nach der Kombination der
Bedingungen zur Neubildung von Calcit-, Quarz-,
Tonmineral- oder Zeolithzementen, in besonderen
Fallen auch zu Anhydrit- oder Gipszementen fithren
(8 Abb. 8.1 und 8.2; @ Tab. 1.1, » Kasten 3.1), die das
ehedem lockere Sediment durch die Lithifizierung
zu einem festen Gestein verbinden. Die Diagenese
findet in der Regel in einem offenen System statt, da
sie zumeist mit einem Fluidstrom durch den Poren-
raum der Sedimente verbunden ist. Er transportiert
Ionen, die aus den Mineralen an einem Ort geldst
wurden, durch den Sedimentverband in Bereiche,
in denen sie dem Fluid durch Einbau in veranderte
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oder neu gebildete Mineralphasen wieder entzogen
werden. Fliissigkeitseinschliisse in den diagenetisch
neu gebildeten oder verdnderten Mineralen und
Zementen geben somit Aufschluss tiber die Zusam-
mensetzung und Temperatur der wirkenden Fluide.

8.1.2 Kompaktion

Wir haben bereits erwédhnt, dass Sedimente durch
Uberlagerung versenkt werden. Sie gelangen dabei
nicht nur in Bereiche hoherer Temperatur, die iiber-
lagernden, jingeren Sedimente iiben auch einen
Auflastdruck auf das zuerst gebildete Sediment aus.
Dieser Druck bewirkt eine dichtere Packung der
detritischen Korner und damit eine Reduktion des
Porenraums zwischen den Kornern, die Kompak-
tion. Wasser kann im tonigen Lockersediment bis
zu 80 % des Volumens ausmachen. Nach der Expul-
sion durch Setzung des Sedimentes verbleibt meist
ein Rest von Wasser in den Poren, das im terrest-
rischen Bereich als meteorisch bezeichnet wird,
solange es noch mit der atmosphirischen Zirkula-
tion in Verbindung steht. Ist diese Verbindung nicht
mehr gegeben, bezeichnet man das Wasser als fossil
oder konnat. Besitzt der fluidgefiillte Porenraum
eine Verbindung zum Grundwasserspiegel oder

O Abb.8.1

Bei der Bildung calcitischer Zemente kann es durch den alkalischen Charakter der Ldsungen zur Verdrangung

von Quarz durch Calcit kommen. Der rundliche dunkle Saum von Eisenverbindungen um die Kérner in der Mitte zeichnet
die ehemaligen Umrisse der Quarzkorner nach, die von au3en nach innen durch hellen Calcit teilweise verdrangt wurden.
Dalmanitensandstein des Unterdevons bei Gie3en. Gekreuzte Polarisatoren (kurze Bildkante: 0,56 mm)
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B Abb.8.2 Die Diagenese findet meist in mehreren Schritten statt. Der Fluidstrom kann sowohl in seiner Intensitat wie

in seiner Zusammensetzung mit der Zeit schwanken. (a) Dies hat in diesem Beispiel zur Bildung aufeinander folgender
Generationen von Karbonatzementen gefiihrt, die unter dem Polarisationsmikroskop wegen ihrer sehr dhnlichen optischen
Eigenschaften nur schwer zu unterscheiden sind. (b) Mithilfe der Kathodolumineszenzmethode kann jedoch sichtbar gemacht
werden, dass die calcitischen Zemente einen feinen Lagenbau aufweisen, der als Zonierung bezeichnet wird. Er ist Ausdruck
schrittweiser Fallung mehrerer Zementgenerationen. Bei der Kathodolumineszenzmethode werden Minerale einer Probe,

hier die Calcitzemente, durch einen Elektronenstrahl angeregt und dadurch zum Aussenden von Licht unterschiedlicher
Wellenlangen veranlasst. Wellenlange und Intensitat des emittierten Lichtes charakterisieren das untersuchte Mineral
einschlieBlich der in ihm enthaltenen Verunreinigungen oder Kristalldefekte und erlauben die Unterscheidung verschiedener
Zementgenerationen (Kurze Bildkante: 0,56 mm; Bildrechte: Fotos — S. ZEEH)

zum Meeresboden, wirkt sich nur der hydrostatische
Druck der iiberlagernden Wasserséule aus. Besteht
diese Verbindung nicht, so wirkt allein der von den
tiberlagernden Schichten ausgetibte geostatische
oder lithostatische Druck (8 Abb. 8.3).

Die Groflenordnung dieses Druckes bestimmt
die Intensitdt von Drucklésungsprozessen an Korn-
Korn-Kontakten sowie den Migrationsweg der durch
die Porenraume zirkulierenden Fluide (8 Abb. 11.6).
Durch die Kompaktion nimmt das Volumen eines
Sedimentes ab, seine Dichte nimmt zu. Durch frith-
zeitige, d. h. frithdiagenetische Zementation kann
allerdings die Kompaktion einer Ablagerung stark
eingeschrankt werden, da die Zementfiillung des
Porenraums seine Verringerung verhindert. Fein-
kornige Ablagerungen, insbesondere Tone, werden
starker kompaktiert als grobkornige, z. B. Sand-
steine (@ Abb. 8.4). Die Ablagerungen verlieren
demnach nicht nur an Porositit, auch die Haufigkeit
der Verbindungen zwischen den Poren und damit
die Durchléssigkeit oder Permeabilitét einer Schicht
verringert sich (> Abschn.4.1). Da Tone besonders
undurchléssig sind, wirken sie als Barrieren fiir die in
den groberen Sedimenten zirkulierenden Losungen.
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O Abb.8.3 Die Gradienten des hydrostatischen und
geostatischen Druckes bilden die Grenzwerte fiir die Driicke,
denen Gesteine bei der Versenkung i. A. ausgesetzt werden
(Bildrechte: nach Chapman 1976)

Die Kompaktion reprisentiert letztlich einen teilwei-
sen Ersatz von Porenraum durch detritische Mine-
ralkorner, daher ist mit ihr fast immer eine Expul-
sion der Porenfluide verbunden. Treffen diese Fluide
auf ein undurchléssiges Hindernis, z. B. eine Ton-
schicht oder eine Stérung, so wird die Migration auf-
gehalten und das Fluid staut sich unterhalb oder vor
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B Abb.8.4 Generalisierte Kompaktionskurven fiir unreine
Sande und Tone und die Entwicklung einer sekundaren
Porositat (Bildrechte: nach Selley 1988 und Burley 1993)

diesem Hindernis. An derartigen Fallen sammeln
sich bevorzugt Kohlenwasserstoffe wie Erd6l und
Erdgas, aber auch Grundwasser. Die Gegenwart einer
Falle kann weiterhin bewirken, dass bei Erhéhung
des geostatischen Druckes durch weitere Auflast
ein Druckausgleich durch Migration der Fluide in
Bereiche geringeren Drucks nicht stattfinden kann.
Die Bereiche unterhalb der Falle geraten somit unter
einen Uberdruck. Dies ist von erheblicher Bedeutung
fir Bohrungen nach Kohlenwasserstoffen, da es nach
der Penetration einer Falle zu einem explosionsarti-
gen Entweichen (Blow-out) der erbohrten Fluide aus
dem Uberdruckbereich kommen kann.

Das Kompaktionsverhalten einer Ablagerung ist
sehr stark von ihrer mineralogischen Zusammenset-
zung abhdngig und daher sehr variabel. Insbesondere
reine Tonablagerungen haben eine hohe Anfangs-
porositit. Sie erfahren bereits bei relativ geringméch-
tiger Uberlagerung eine erhebliche Kompaktion und
einen entsprechenden Porositdtsverlust. Sandsteine
haben eine geringere Anfangsporositit. In hypothe-
tischen Beispielen zeigt B Abb. 8.4, wie sich das Kom-
paktionsverhalten eines Sandsteins als Funktion von
Zementation und der Entwicklung einer sekundéren
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Porositit entwickelt. Im Fall (a) wird ein Sandstein
relativ kurz nach seiner Ablagerung so effektiv durch
Calcit zementiert, dass die Porositit stark abnimmt
und nennenswerte Kompaktion nicht mehr stattfin-
den kann. Bei etwa 2 km Versenkungstiefe wird der
Zement durch diagenetische Fluide angeldst und die
sekundare Porositit entsteht. Im Fall (b) erfahrt der
Sandstein durch Versenkung eine gleichmaf3ig mit
der Tiefe zunehmende Kompaktion und eine ent-
sprechende Abnahme der Porositit. In etwa 2 km
Tiefe setzt eine Losung bestimmter Mineralphasen
durch diagenetische Fluide ein und fithrt zu einer
Zunahme der nun als sekundér zu bezeichnenden
Porositit. Viele Kohlenwasserstofflagerstitten finden
sich in Gesteinen mit sekundérer Porositat. Schlief3-
lich kann sich die Kompaktion bei andauernder Ver-
senkung fortsetzen.

8.2 Erdol, Erdgas und Kohle

8.2.1 Erdol und Erdgas

Der Begriff Diagenese wird in Bezug auf Erddl,
Erdgas und Kohle abweichend von der oben gege-
benen Definition verwendet. Er betrifft hier nur den
Temperaturbereich bis ca. 65 °C. Bei Temperaturen
bis ca. 150 °C wirkt die Katagenese, die im Bereich
bis ca. 200 °C von der Metagenese und dariiber
schlieSlich von der Metamorphose abgeldst wird
(B Abb. 8.5). Allerdings sind diese Werte durch-
schnittliche Angaben. Innerhalb gewisser Grenzen
ruft eine tiber einen kiirzeren Zeitraum erhohte Tem-
peratur dhnliche Verdnderungen hervor, wie eine
weniger hohe iiber lange Zeit. Die Zeit ist also auch
hier ein entscheidender Faktor.

Organische Materie wird fein verteilt in marine
oder kontinentale Sedimente eingelagert (B Tab.8.1).
Abgestorbene einzellige Lebewesen, vor allem das
Plankton, werden nach der Einlagerung in Sedi-
mente im Zuge der frithen Diagenese durch aerobe
und anaerobe Mikroorganismen in Aminosduren
und verschiedene Zucker umgewandelt.

Weiterhin entsteht durch frithdiagenetische
mikrobielle Tiatigkeit vorwiegend in marinen Sedi-
menten laufend Methan. In grofleren Wassertiefen
verbindet sich das Methan mit dem Meerwasser zu
Gashydraten (Gashydrate sind z. B. in 2 °C kaltem
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B Abb.8.5 Gegeniiberstellung der Bildungsbedingungen von

Erddl, Erdgas und Kohle. (a) Relative Menge der erzeugten

Kohlenwasserstoffe und die Bildung von Erddl und Erdgas. (b) Korrelation der Diagenesestadien organischer Materie und der
Inkohlungsreihe tber die Vitrinitreflexion. Die kleinsten im Lichtmikroskop erkennbaren petrografischen Bestandteile der
Kohlen sind die Macerale. Das Maceral Vitrinit wird heute zur Klassifikation des Inkohlungsgrades von Kohlen herangezogen
(s. u.). Bei der Methode der Vitrinitreflexion wird eine Probe mit einem standardisierten Lichtstrahl aus monochromatisch
griinem Licht bestrahlt. Das von der Oberflédche des Vitrinits reflektierte Licht wird gemessen und mit einem Standard mit
bekannter Intensitat der Reflexion verglichen. Mit dem Grad der Inkohlung von der Braunkohle tiber die Steinkohle bis zum
Anthrazit steigt das Reflexionsvermdgen des Vitrinits. GleichermaBen nimmt wegen der zunehmenden Anreicherung des
Kohlenstoffes der Brennwert der Kohlen zu (Bildrechte: nach Tissot & Welte 1984, Wolf 1988 sowie Bjarlykke 2010)

B Tab. 8.1 Durchschnittliche Gehalte an
organischem Kohlenstoff in verschiedenen
Sedimentgesteinen (Tissot & Welte 1984)

Lithologie Mittlerer Corg-GehaIt (%)
Tonsteine 2,1

Karbonatgesteine 0,29

Sandsteine 0,05

Wasser unterhalb 500 m stabil). Diese haben eine eis-
artige Struktur und kénnen einen grofen Anteil des
Porenraumes in den obersten Schichten des Meeres-
bodens einnehmen. Vorsichtige Schétzungen lassen
vermuten, dass die Menge der in den Sedimenten am
Meeresboden vorhandenen Gashydrate mit ca. 10 g
doppelt so hoch ist wie sémtliche bekannten Vorrite
an Kohlenwasserstoffen (Ol, Gas, Kohle).

Im weiteren Verlauf der Diagenese werden alle
tierischen und pflanzlichen Stoffe unter Abgabe
von NH,, CO, und dem biochemisch entstandenen
CH, zu Kerogen umgewandelt. Bei fortdauernder
Erwédrmung durch Versenkung bilden sich aus dem
Kerogen durch Polykondensation und Polymerisa-
tion - die unter dem Begriff der Reifung zusammen-
gefasst werden — komplexere organische Verbindun-
gen und schlief3lich Erd6l und Erdgas (B Abb. 8.5a).

Die Bildung von Erdol beginnt am Ubergang
von der Diagenese zur Katagenese bei etwa 65 °C
und endet zwischen 135 °C und 150 °C (8 Abb. 8.5).
Dieses Erdol-Fenster entspricht bei normalen,
das heiflt kontinentalen thermischen Gradienten
einer Tiefe zwischen 2 und 5 km. Erdgas (iiberwie-
gend Methan, CH,) bildet sich bei fortschreitender
Reifung erst bei hoheren Temperaturen, etwa zwi-
schen 120 °C und 200 °C. Hier entstehen zunéchst in
der Katagenese ,nasses Gas; das sind Mischungen aus



8.2 - Erddl, Erdgas und Kohle

Ethan, Butan, Ethen und Pentan, sowie Kondensat,
ein Gemisch vom Gas abgetrennter fliissiger Kohlen-
wasserstoffe. Kondensat geht bei hoheren Tempera-
turen in der Metagenese in ,trockenes Gas' iiber, das
zumehr als 80 % aus Methan besteht. Ererbte organi-
sche Komponenten, sogenannte geochemische Fossi-
lien, werden im oberen Bereich der Katagenese voll-
standig abgebaut. Eine notwendige Voraussetzung
fir die Bildung von Erd6l und Erdgas ist, dass die ent-
sprechenden Schichten sich bei der Versenkung eine
ausreichend lange Zeit im Erdol- bzw. Erdgas-Fenster
aufhalten, damit die Reifungsprozesse in ausreichen-
der Effizienz voranschreiten konnen. Relativ nied-
rige Absinkraten des Sedimentbeckens und/oder ein
moderater geothermischer Gradient miissen als Rah-
menbedingungen demnach gegeben sein.

Fiir die Entstehung von Erdol ist die Hohe der
urspriinglichen Konzentration organischen Mate-
rials im Sediment nicht unbedingt entscheidend
(8 Tab. 8.2). Von groerer Wichtigkeit ist, dass
bereits in der frithen Diagenese eine weitgehende
Oxidation des organischen Kohlenstoffs verhin-
dert wird. Dieses wird gewéhrleistet, wenn das Sedi-
ment rasch unter Sauerstoffabschluss gerit oder
wenn die Wisser am Beckenboden, wie im Schwar-
zen Meer (» Abschn. 6.6), arm an freiem Sauerstoff
sind. Dennoch begiinstigt eine hohe Anfangskon-
zentration von C_  natiirlich die Ergiebigkeit eines
Erdolmuttergesteins. Erdol- und Erdgaslagerstitten
entstehen meist nicht in-situ. Eine Lagerstitte bildet
sich erst, wenn Erdol und Erdgas aus den Mutter-
gesteinen migrieren und sich an einer Falle in den
Speichergesteinen sammeln (vgl. @ Abb. 11.32, und
11.36). Eine Voraussetzung fiir die Migration der
Kohlenwasserstoffe ist eine glinstige Gréfenordnung

B Tab. 8.2 Gehalte organischen Kohlenstoffs in der
kontinentalen Erdkruste (nach Tissot & Welte 1984)

Reservoir Menge in 105t
Organismen sowie geloster Co 0,003
Sedimente 5,0
Metamorphe Gesteine 1,4
sedimentdren Ursprungs (80 %

aller metamorphen Gesteine)

Gesamtmenge 6,4
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der Porositit, aber vor allem der Permeabilitit der
Gesteine des Migrationsweges, wie schlieflich auch
der Speichergesteine.

8.2.2 Kohle

Kohle geht meist aus Torf, der haufigsten Ablage-
rung der Moore (» Abschn. 3.3) hervor. Moderne
wie fossile Entstehungsraume von Torf und Kohle
sind vor allem die Deltaregionen grofier Fliisse im
subtropisch-tropischen Klimareich, wie z. B. der
heutige Miindungsbereich des Orinoco in Venezuela.
Kohle besteht hauptsachlich aus makroskopischen
Pflanzenresten, die im Verlauf der geologischen Zeit
durch chemische und physikalische Prozesse veran-
dert wurden (B Abb. 8.6). Diese Anderungen sind
mit einer Anreicherung von Kohlenstoft verbunden
und werden mit dem Begriff Inkohlung zusammen-
gefasst. Der Inkohlungsprozess wird in eine bioche-
mische und eine geochemische Phase unterteilt. Die
biochemische Phase umfasst die wihrend der Ver-
torfung durch die Titigkeit der Bakterien und Pilze
ausgeloste Umwandlung von Zellulose und Lignin
in Huminstoffe; dabei werden vor allem Wasser,
CO, und CH, frei. In der sich anschliefenden geo-
chemischen Phase wird der weitere Inkohlungspro-
zess durch die Einwirkung der Erdwérme nach Ver-
senkung gesteuert. Es kommt zur Mineralisation
der organischen Substanzen und somit zur Kohle-
bildung. Die Grenze zwischen Torf und Braunkohle
(B Abb. 8.5b), der Kohle mit dem niedrigsten Rang
der Inkohlung, wird bei 75 % Wassergehalt der berg-
frischen Probe gezogen. Der unterschiedliche Inkoh-
lungsgrad von Torf und Braunkohle geht mit einer
unterschiedlichen Festigkeit des Materials einher.
Torf kann noch mit dem Spaten gestochen werden,
Braunkohle und alle Kohlen hoheren Ranges nicht.

Braunkohle erhielt ihren Namen wegen des
braunen Strichs, den sie beim Abrieb hinterlésst.
Hoher inkohlte Kohlen wie die Steinkohle oder der
Anthrazit hinterlassen einen schwarzen Strich.

Das urspriingliche Pflanzenmaterial ist in der
Kohle meist in unterschiedlichen Stadien der Erhal-
tung oder Verdanderung vorhanden. Die kleins-
ten im Lichtmikroskop erkennbaren petrografi-
schen Bestandteile der Kohlen sind die Macerale.
Sie haben bei den Kohlen etwa die Stellung, die die




178 Kapitel 8 - Diagenese und Einteilung der Sedimentgesteine

A g g e

O Abb.8.6 Wechsellagerung eines oberkarbonischen
Kohleflézes (im Bild unten mit dem Hammer) mit
feinklastischen Sedimentgesteinen, den Flozleeren (Freeport
Coal, Pennsylvania, USA)

Silikatminerale bei den klastischen Sedimentgestei-
nen einnehmen. Es gibt drei grofle Gruppen von
Maceralen, den Liptinit oder Exinit, den Huminit
oder Vitrinit, sowie den Inertinit. Sie bilden sich aus
unterschiedlichem pflanzlichem Ausgangsmaterial.
Besonders der Vitrinit wird heute zur Klassifika-
tion des Ranges oder Inkohlungsgrades von Kohlen
herangezogen (8 Abb. 8.5b). Das Fortschreiten der
Inkohlung ist von der Hohe der erreichten Tem-
peratur sowie der Dauer ihrer Einwirkung abhén-
gig. Inkohlung findet typischerweise unterhalb von
300 °C statt. Jedoch konnen Kohlen hoheren Ranges
auch bei relativ niedrigeren Temperaturen entste-
hen, wenn sie diesen iiber lange Zeiten ausgesetzt
sind. Jenseits von 300 °C geht die Inkohlung in meta-
morphe Prozesse iiber, der Kohlenstoft wird in reiner
Form zu dem metamorphen Mineral Graphit.
Kohle und Erdol bilden sich unter dhnlichen
Bedingungen (8 Abb. 8.5). Wihrend jedoch bei der

Kohle das angehéufte Pflanzenmaterial an Ort und
Stelle zu einem FI6z und damit zu einer Lagersttte
wird, entstehen Erdol- und Erdgaslagerstitten i. d.
R. erst nach der Migration aus den Muttergesteinen
durch Akkumulation in den Speichergesteinen.

8.3 Lagerungsformen und

Einteilung der Sedimentgesteine

Die Sedimente werden in siliziklastische, biogene
und chemische Locker- oder Festgesteine eingeteilt.
Die siliziklastischen Gesteine vereinen alle Abla-
gerungen, die aus silikatischem Detritus bestehen.
Zu ihnen gehéren z. B. die Sandsteine. Eine Unter-
gruppe bilden die pyroklastischen Ablagerungen,
die aus primédrem vulkanischem Lockermaterial
bestehen. Den biogenen Gesteinen, die durch Akti-
vitaten lebender Organismen gebildet werden oder
aus Organismenresten bestehen, gehoren die bioge-
nen Karbonate, wie z. B. Riftkalke, sowie Torf und
Kohle an. In der Gruppe der chemischen Sedimente
finden sich die Bildungen des Evaporationszyklus,
z. B. Gips und die Edelsalze Halit (NaCl) und Sylvin
(KCI). Aber auch im Zuge der Eindampfung gefallte
Karbonate gehoren dazu. Cherts, auch Hornsteine
und Lydite genannt, bestehen aus krypto- bis mik-
rokristallinem Quarz und konnen verfestigte Radio-
larienschlimme (biogen), vulkanische Tuffe (pyro-
klastisch), oder im Zusammenhang mit Vulkanis-
mus stehende chemische Féllungen darstellen. Auch
die Feuersteine (Flinte) gehoren dazu, die sekundare,
diagenetische Bildungen in kalkigen Sedimentgestei-
nen der Kreide sind.

Die Prozesse der Diagenese bilden Lockersedi-
mente in Sedimentgesteine um. Wechselnde Abla-
gerungsbedingungen in einer vertikalen Folge nach-
einander abgelagerter sedimentirer oder auch vul-
kanischer Gesteine duflern sich in einem Material-
wechsel und markieren so die einzelnen Schichten,
deren Lagerung als s6hlig bezeichnet wird, wenn
sie waagerechte Schichtgrenzen haben. Homogen
erscheinende Schichtfolgen kénnen durch Bank-
fugen in Bénke gegliedert sein. Jede Schicht hat an
ihrer Basis eine Sohlflache, an ihrem Top eine Dach-
flache. Der senkrecht zu diesen Flichen gemessene
Abstand ist die Machtigkeit einer Schicht. Konver-
gieren Sohl- und Dachfliche, so spricht man vom
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Auskeilen einer Schicht. Bei konkordanter Lagerung
haben tibereinander abgelagerte Schichten paral-
lele Schichtgrenzen. Erosionsdiskordanzen entste-
hen meist nach Unterbrechungen der Sedimenta-
tion und sind durch das Einschneiden der jiingeren,
hangenden Schicht in die dltere, liegende Schicht
gekennzeichnet. Oft greift dabei das Hangende tiber
unterschiedlich alte Schichten des Liegenden hinweg
(B Abb.8.7). Betrachtet man die grof3rdumige Archi-
tektur von Sedimentkorpern, so sind von der allge-
meinen Horizontalschichtung abweichende Geo-
metrien zu beobachten (mehr zu Diskordanzen in
» Abschn. 11.1). Vor allem in den Randlagen der
unterschiedlichen Becken bildet sich, z. B. unter dem
Einfluss wechselnder Sedimentationsraten oder Was-
serspiegelstinde, ein komplexes Schichtungs- und
Faziesmuster heraus (8 Abb. 8.7).

Nicht alle Schichten werden horizontal abge-
lagert. Insbesondere bei Schiittungskorpern, die
wie z. B. Deltafdcher von wechselnden Sedimen-
tationsraten oder Meeresspiegelstinden betroffen
sind (» Abschn. 5.3, @ Abb. 5.31 und 5.33), bewirken
die jeweiligen Anderungen der Bedingungen eine

horizontale Schichtung Erosionsdiskordanz

I

Onlap Downlap
Offlap Toplap

B Abb.8.7 Unterschiedliche Geometrien von Schichten
und Schichtfolgen. Die Beispiele dieser Abbildung sind
vertikal stark tiberhoht
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Variation der internen Schichtungsgeometrien.
Steigt z. B. im Zuge einer Transgression der Meeres-
spiegel, so greifen die sukzessive abgelagerten Schich-
ten mehr und mehr tiber die liegenden Schichten
hinweg und es entsteht iiber der Erosionsdiskordanz
ein Onlap-Muster (B Abb. 8.7). Riickt der Schutt-
kegel eines Deltas von der Kiiste in einen See oder
das Meer hinein vor, wird das herantransportierte
Lockermaterial vor der jeweiligen Front des Kegels
abgelagert. Am Fuf des Kegels bilden die vorriicken-
den Schichten tiber den Beckenbodensedimenten ein
Downlap-Muster, vor seiner dufSeren Oberkante eine
Offlap-Geometrie aus. Findet schliefflich unter teil-
weiser Erosion der Schichten einer Vorriickphase
eine Transgression tiber den Kegel statt, entsteht ein
Toplap. Ahnliche Schichtgeometrien bilden sich glei-
chermafen in alluvialen Fichern wie in bestimmten
Flusssedimenten aus.

8.3.1 Fazies

Als Fazies bezeichnet man die Gesamtheit der
Merkmale eines geologischen Korpers, unter dem
bei Sedimenten und Sedimentgesteinen eine Schicht
oder Schichtfolge zu verstehen ist. Die Fazies eines
Sedimentes oder Sedimentgesteines wird neben
der Michtigkeit und Korngrofle durch das Intern-
gefiige, z. B. Schréagschichtung, ihre Geometrie und
Farbe und ihren Fossilinhalt bestimmt, da sie direkte
Indikatoren der Ablagerungsbedingungen sind.
Insofern konnen mit dem Begriff Fazies auch die
sedimentdren Produkte eines bestimmten Milieus
bezeichnet werden. So wird z. B. die fluviatile Fazies
durch Flussrinnen- und Aueablagerungen ein-
schlief3lich z. B. der Reste von Auewildern geprigt
(» Abschn.5.3). Eine kiistennahe, flachmarine Fazies
wird von Gezeiten- oder Sturmsedimenten gekenn-
zeichnet, die eine an den Flachmeerbereich ange-
passte Fauna, bzw. deren Reste, enthalten. Die pela-
gischen Radiolarien- und Diatomeenschlimme der
Tiefseeebenen sind Vertreter der Tiefseefazies usw.
(» Abschn.6.5). Je nach der vorherrschenden Korn-
grofSe einer Ablagerung kann auflerdem von sandi-
ger oder toniger Fazies gesprochen werden. Ein-
zelne Faziestypen unterliegen rdumlichen Varia-
tionen und folgen einem Trend. Bei Variationen
in Richtung einer Stromung unterliegen die Fazies
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einem Wechsel von proximal nach distal. Eine pro-
ximale (nahe) Flussfazies kann durch die Ablage-
rungen eines verflochtenen Flusses gekennzeich-
net sein, der distal (fern) in einen maandrierenden
tibergeht. Lateral wechselt die fluviatile Fazies von
Rinnen zu Auesedimenten. Aus der raumlichen Ver-
breitung einzelner Faziesbereiche in einem Becken
ldsst sich die Paldogeografie der betrachteten Region
rekonstruieren.

Teilt man die Sedimentgesteine entsprechend
ihrer Fazies ein, so folgt man einem genetischen
Klassifikationssystem. Allerdings sollte der gene-
tischen Interpretation von Sedimenten und Sedi-
mentgesteinen eine beschreibende Klassifikation
zur Erhebung der tatsdchlichen Datengrundlage
vorangehen.

Sedimentgesteine werden drei groflen Gruppen
zugeordnet: die siliziklastischen, chemischen und
biogenen Sedimentgesteine. Siliziklastische Sedi-
mente bestehen tiberwiegend aus Bruchstiicken
(Klasten) silikatischer Gesteine in Form von einzel-
nen Mineralkérnern oder von Gesteinsfragmenten,
bei denen noch mehrere Mineralkérner als Bruch-
stiick des Ursprungsgesteins miteinander verbun-
den sind. Daher werden klastische Sedimentgesteine
zunichst nach der vorherrschenden Korngrof3e, z. B.
bei Sand als Sandstein, bezeichnet. Die zumeist aus
dem Meerwasser gefillten chemischen Gesteine
werden nach ihrem chemischen Bestand z. B. in
Steinsalz, Gips oder Kalkstein unterteilt. Biogene
Gesteine entstehen im Zusammenhang mit der phy-
siologischen Aktivitat von Tieren und Pflanzen. Zu
ihnen gehoren u. a. die Korallenriffe (» Abschn.6.4),
der Globigerinenschlamm (» Abschn.6.5) sowie Torf
und Kohle (» Abschn.8.2).

Eine Zwitterstellung nehmen die pyroklastischen
Gesteine ein, deren Klasten bei der Fragmentierung
eines Magmas bei einer Vulkaneruption entstehen,
die aber schliefSlich den siliziklastischen Sedimen-
ten dhnlich abgelagert werden. Da pyroklastische
Gesteine einen endogenen Ursprung haben, behan-
deln wir sie im » Abschn. 12.3.

Korngrofle und Interngefiige der siliziklasti-
schen Gesteine, bzw. die chemischen Randbedin-
gungen der Bildung chemischer Sedimente, erlau-
ben die Ableitung der Vorgéinge der Sedimentation
und schlieSlich, in Zusammenhang z. B. mit paldon-
tologischen Daten, eine fazielle Ansprache.
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8.3.2 Klassifikation siliziklastischer
Sedimentgesteine

Die beschreibende Klassifikation der siliziklasti-
schen Sedimentgesteine bezieht sich in erster Linie
auf die in den Gesteinen dominierenden Korngro-
Ben. Dabei unterscheidet man je nach verwendetem
System bei steigender Korngrof3e die Fraktionen Ton,
Silt (Schluff), Sand, Kies und Geroll oder Blocke und
Steine (8 Abb. 8.8, und 5.18). Entsprechende Fest-
gesteine werden demnach als Tonsteine, Siltsteine
und Sandsteine bezeichnet. Gesteine, die aus gro-
beren Klasten bestehen, nennt man Konglomerate,
wenn sie iiberwiegend aus gerundeten Komponen-
ten bestehen; solche aus vorwiegend eckigen heifien
Brekzien. Weiterhin kann bei der Benennung der
Locker- und Festgesteine berticksichtigt werden, ob
eine Ablagerung reich an mechanisch oder chemisch
wenig stabilen Mineralen ist (» Abschn. 3.1 und 3.2).
Die kompositionelle Reife beschreibt bei Sandstei-
nen das Verhiltnis mechanisch und chemisch sta-
biler Minerale wie Quarz zu instabilen wie Feldspat
und Gesteinsbruchstiicken. Ein quarzreicher Sand-
stein hat somit eine hohe kompositionelle Reife, ein
feldspatreicher hat eine entsprechend geringe Reife.
Letztlich spiegelt der Grad der kompositionellen
Reife das Ausmaf3 der mechanischen und chemischen
Beanspruchung bei der Sedimentumlagerung sowie
das durch selektive Verwitterungsprozesse gegebene
Sedimentangebot wider (» Kasten 8.1). Demgegen-
iber ist die strukturelle Reife ein Maf} fiir die Sortie-
rung und Rundung der Kérner. Durch hdufige Umla-
gerung beim Transport werden die Sedimentkorner
zugerundet (»>Kasten 5.2) und entsprechend der von
der Stromungsgeschwindigkeit abhidngigen Trans-
portkraft nach den Korngréfien und Dichten sortiert
abgelagert. Ablagerungen einheitlicher Korngrof3e
und guter Zurundung der Klasten sind strukturell
reif (B3 Abb. 8.9a).

Sonderfille der klastischen Gesteine bilden die
Arkosen und Grauwacken. Als Arkosen bezeichnet
man sehr feldspatreiche Sandsteine, die haufig den
Erosionsschutt granitischer Liefergebiete darstellen.
Grauwacken sind unreine Sandsteine, die hauptséch-
lich aus Quarz, Feldspat und Gesteinsbruchstiicken
in einer tonigen Grundmasse (Matrix) bestehen.
Sie haben eine bimodale KorngréBenverteilung
mit Maxima im Ton und Sandbereich. Grauwacken
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B Abb.8.8 Klassifikation der siliziklastischen Gesteine und der klastischen Karbonatgesteine. (Bildrechte: modifiziert nach

Fltigel 1982)

sind z. B. in den karbonischen Serien des Harzes
und des Rheinischen Schiefergebirges weit verbrei-
tet (8 Abb. 8.9b).

Aus B Abb. 5.18 kénnen wir ablesen, dass es fiir
jede im Wasser transportierte Korngrofle eine kriti-
sche Geschwindigkeit gibt, unterhalb derer sie nicht
mehr bewegt werden kann und somit abgelagert wird.
Wie kommt es also in einer Grauwacke zur gleich-
zeitigen Gegenwart grofierer Mengen von Sand und
Ton? Das stromende Wasser wird die Tonfracht auch
dann noch transportieren, wenn Sand bereits abgela-
gert wird. Nur wenn eine gemischte Sedimentfracht
gleichsam spontan sedimentiert wird, z. B. beim
Eintritt eines rasch flieflenden Flusses in einen See,
konnen etwa 4-5 % Ton gemeinsam mit dem Sand
abgelagert werden. Grauwacken haben jedoch deut-
lich héhere Matrixgehalte von z. T. weit tiber 15 %.

In der Diskussion der Diagenese haben wir
bereits gesehen, dass unter bestimmten Bedingun-
gen wenig resistente Minerale wie der Feldspat oder

Gesteinsbruchstiicke basischer Vulkanite zu Tonmi-
neralen umgewandelt werden. Zu Beginn handelte
es sich bei Grauwacken um Sandsteine, die reich
an solchen Mineralen und Gesteinsbruchstiicken
waren, die besonders anfillig fir die diagenetische
Uberprigung sind. Durch ihre Alteration wird eine
sekundére Matrix gebildet, die uns heute das triige-
rische Bild einer bimodalen Korngroflenverteilung
mit Maxima bei Sand und Ton vorspiegelt. Die Aus-
gangsablagerungen der Grauwacken waren demnach
einst unreife Mischungen aus widerstandsfiahigen
und weniger widerstandsfihigen Klasten.

Derartige kompositionell unreife Gesteine
werden hdufig im Zuge orogener Prozesse gebildet
(B Abb. 8.9b, c und 8.10). Meistens représentieren
Grauwacken, wie z. B. die karbonischen Grauwa-
cken des Rheinischen Schiefergebirges, diagenetisch
oder schwach metamorph veranderte Ablagerungen
mariner Turbiditstrome (> Kasten 5.1). Allerdings
gibt es auch Beispiele terrestrischer Ablagerungen,
die zu Grauwacken umgebildet wurden.
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B Abb.8.9 Dunnschlifffotos von Sandsteinen (lange Bildkante: 2,8 mm), (a) Quarzsandstein aus gut gerundeten
Quarzkérnern; (b) Grauwacke bestehend aus Fragmenten variabler KorngroBe unterschiedlicher Herkunftsgesteine in einer
tonigen Matrix (zweifach polarisiertes Licht); (c) feldspatreicher Sandstein mit Andesitklasten (zweifach polarisiertes Licht)
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8.3.3 Liefergebietsanalyse

Der Mineralinhalt von Sandsteinen liefert Infor-
mationen tber die lithologische Zusammenset-
zung seiner Liefergebiete. Allerdings unterliegen
die urspriinglich in den Liefergebietsgesteinen vor-
handenen Mineralpopulationen einer Verdnderung
durch Verwitterungs-, Transport- und Diageneseein-
fliisse. Fiir eine Analyse eignen sich zum einen dieam
Héufigsten vertretenen detritischen Minerale Quarz
und Feldspat sowie Aggregatkorner, die als Gesteins-
bruchstiicke Fragmente erodierter Festgesteine dar-
stellen (> Kasten 8.1). Wegen ihrer Dichte von <2,89 g
cm3werden die entsprechenden Minerale als Leicht-
minerale bezeichnet. Minerale mit einer Dichte von
>2,89 g cm3 heiflen Schwerminerale. Einige Schwer-
minerale sind wegen ihrer Bestidndigkeit unter den
Bedingungen von Verwitterung, Transport und Dia-
genese besonders geeignet fiir die Liefergebietsana-
lyse. Sie kommen in Sandsteinen zumeist mit einem
Anteil von < 1 % vor und werden wegen ihres men-
genmafSig geringen Anteils als akzessorisch bezeich-
net. Sind Schwerminerale in Sedimenten stark ange-
reichert, spricht man von Seifen. Diese konnen als
Lagerstitte wirtschaftliche Bedeutung gewinnen.
Die drei leichtmineralischen Hauptkomponen-
ten konnen bis fast 100 % eines Sandsteines aus-
machen. Thre mengenmaifiige Verteilung reflek-
tiert unter giinstigen Umsténden die lithologische
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Zusammensetzung der erodierten Liefergebiete und
erlaubt somit paldogeografische Rekonstruktionen
von Teilen einzelner Kontinente. Siidamerika ist
der erste Kontinent, fiir den die Zusammensetzung
der rezenten terrestrischen und marinen Sande fla-
chendeckend ermittelt wurde. In einer sich tiber viele
Jahre erstreckenden Studie analysierte P.E. Potter
iiber 600 Proben aus allen Regionen dieses geolo-
gisch, klimatisch und geografisch sehr vielfiltigen
Kontinents. Im Sinne der in » Kasten 8.1 vorgestell-
ten Klassifikation im QFL-Diagramm lassen sich
die rezenten Sande Stidamerikas recht erfolgreich
ihren Liefergebieten zuordnen. Drei grofie Provin-
zen deutlich unterschiedlicher Sedimentzusammen-
setzung sind erkennbar (8 Abb.8.10b, ¢). Der in den
vulkanisch geprigten Anden gebildete Detritus wird
wegen des grofen Reliefs rasch nach Westen zum
Pazifik umgelagert und unterliegt der Verwitterung
nur relativ kurzzeitig. Entsprechend reich an Feldspat
und Gesteinsbruchstiicken und daher kompositio-
nell unreif sind die resultierenden Sande. Die vom
niederschlagsreichen Ostabfall der Anden durch das
Amazonasbecken nach Osten verfrachteten Sande
unterliegen neben der Transportbeanspruchung
einer ausgepragten chemischen Verwitterung im
warm-humiden Klima. Thr Quarzanteil und damit
ihre kompositionelle Reife nimmt daher von West
nach Ost zu und ist auf dem brasilianischen Schild
und dem vorgelagerten Schelf besonders hoch.

Kasten 8.1 Liefergebietsanalyse anhand von Geriistmineralen nach Dickinson

Die mengenmafig hdufigsten Bestandteile von
Sandsteinen sind Quarz (Q), die unterschiedlichen
Feldspate (F) sowie Gesteinsbruchstiicke (L, lithische
Komponenten, lithics’), unter denen solche von
Vulkaniten, Sedimentgesteinen und feinkdrnigen
Metamorphiten zu verstehen sind (B Abb. 8.10). Da
die Gesteinsvergesellschaftung eines Liefergebietes
wiederum seine plattentektonische Geschichte
widerspiegelt, erlaubt die statistische Erfassung der
Mengenanteile dieser drei Komponenten eine tektonische
Charakterisierung der Liefergebiete mithilfe des QFL-
Diagramms nach Dickinson (1985). Die empirisch
ermittelte Einteilung in Liefergebietsfelder im QFL-
Diagramm beruht auf einer Vielzahl mikroskopischer
Analysen fossiler Sandsteine und rezenter Sande. In

diesem Diagramm werden drei grof3e Liefergebietstypen
unterschieden: kontinentale Blocke, dltere Orogene und
magmatische Bogen (B Abb. 8.10a).

Besonders reich an Quarz und Feldspat und arm an
Gesteinsbruchstiicken sind Sande, die ihren Ursprung

in vorwiegend aus felsischen Metamorphiten

und Intrusivgesteinen bestehenden Gebieten der
kontinentalen Blocke haben (B Abb. 8.10a). Dieses
Gebiet kann wiederum in zwei Teilbereiche untergliedert
werden. In den stark denudierten und reliefarmen
internen Bereichen der prakambrischen Kratone tiben die
unterschiedlichen Verwitterungsformen sowie die langen
fluviatilen Transportwege einen deutlichen Einfluss auf
die Zusammensetzung des Sedimentertrags aus. Relativ
resistente Minerale wie Quarz gehen aus diesen Griinden
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bevorzugt in den Verwitterungsschutt tiber (» Kap. 3), der
von den Erosionsprodukten felsischer Metamorphite und
Intrusivgesteine dominiert wird. Entsprechende Sande
fallen in das Subfeld Kratonkerne. Fiihren tektonische
Bewegungen in Kratonen oder anderen kontinentalen
Regionen eine Erneuerung des Reliefs herbei, konnen
Uiber beschleunigte Erosionsraten auch Feldspate

in groBeren Mengen in das abgetragene Material
eingehen. Dieser Liefergebietstyp wird durch das Feld
Grundgebirgsaufbriiche vertreten.

Altere Orogene bestehen zumeist aus gefalteten und
metamorphen Sedimentgesteinen sowie aus einem
wechselnden Anteil an Magmatiten. Auch weisen sie

Grundgebirgs-
aufbriiche

F L
Q: Quarz [ ] andin
F: Feldspat gemischt

L: Gesteinsbruchstiicke

B Abb.8.10

[ brasilianisch

Kapitel 8 - Diagenese und Einteilung der Sedimentgesteine

in der Regel ein markantes Relief auf. Im erodierten
Sedimentmaterial fiihrt diese Parameterkombination
zu einem erhohten Gehalt an Gesteinsbruchstiicken
und Quarz sowie Feldspat. Hohe Erosions- und
Umlagerungsraten sowie relativ kurze Transportwege
fhren zu kompositionell unreifen Ablagerungen, zu
denen auch die Ausgangsablagerungen der meisten
als Grauwacken Uberlieferten Gesteine zu zéhlen sein
durften. Feldspat- und gesteinsbruchsttickreiche
Sedimentgesteine entstehen an konvergenten
Plattengrenzen als Erosionsschutt der aktiven
Vulkangebiete. Diese Ablagerungen sind von
magmatischen Bogen herzuleiten.

20°S

Rio de la Plata

40°S

90°W

(a) Das Quarz (Q)-, Feldspat (F)-, Gesteinsbruchstiick (L)-Diagramm von Dickinson (1985) erlaubt die

plattentektonische Charakterisierung der Liefergebiete von Sandsteinen als kontinentale Blocke, dltere Orogene und
magmatische Bégen. (b, ¢) Die Anwendung des QFL-Diagramms auf etwa 600 rezente und subrezente Sand- und
Sandsteinproben aus allen Regionen Stidamerikas resultiert in einer Zuordnung der Probenzusammensetzungen

in korrekter Entsprechung der plattentektonischen und klimatischen Bedingungen in den einzelnen Teilen des

Kontinentes; T = transitional (Bildrechte: nach Potter 1994)

Der von starken Niederschligen betroffene Ostabfall
der Anden ist eine Zone gemischter Sedimentzusam-
mensetzung, die einen Ubergang von der andinen
zur brasilianischen Provinz darstellt. Verwitterungs-
und Transporteffekte fithren zur Desintegration der
tiberwiegend vulkanischen Gesteinsbruchstiicke
und verhindern eine Anreicherung der Feldspate.
Die sekundére Konzentration von Quarz bedingt

die vermittelnde Zusammensetzung der Sande dieser
Ubergangszone, die iiber die Flusssysteme unter fort-
dauernder Aufarbeitung bis zum Atlantik transpor-
tiert werden.

Bezogen auf weite Kontinentgebiete und grofie
Probenzahlen erlauben die Daten eine korrekte
Zuordnung der Sande zu Liefergebieten und Drai-
nagesystemen. Wendet man dieses Schema auf fossile
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Sandsteine an, sollte mit einer guten Trefferquote bei
der Liefergebietscharakterisierung zu rechnen sein.
Sande mit einer ,andinen’ Zusammensetzung sollten
von aktiven Kontinentalrdndern herzuleiten sein und
ebenfalls an aktiven Kontinentalrandern abgelagert
worden sein. Insofern ermoglicht die Liefergebiets-
charakterisierung auch eine plattentektonische Klas-
sifikation der Ablagerungsraume. In vergleichbarer
Analogie sollten marine Sande mit einer ,brasiliani-
schen’ Zusammensetzung passiven Kontinentalrin-
dern zuzuordnen sein. In vielen Fillen, einschlief3-
lich des vorgestellten, ist diese Methode erfolgreich.
0 Abb.8.10c veranschaulicht aber auch die Irrtiimer,
die eine unreflektierte Verwendung der Methode
bereithilt. Das Flusssystem des Rio de la Plata und
seiner Zufliisse transportiert ,andine‘ Sande aus den
Anden tiber den hier schmaler werdenden Konti-
nent an die atlantische Kiiste Argentiniens. Am pas-
siven Kontinentalrand Stidamerikas im Siiden der
La-Plata-Miindung werden Sande abgelagert, die mit
ihrer ,andinen’ Zusammensetzung das Liefergebiet
des aktiven Kontinentalrandes im westlichen Stid-
amerika reflektieren. In schematischer und unkriti-
scher Anwendung auf fossile Beispiele wiirde dieser
Interpretationsansatz bei einer entsprechenden
Zusammensetzung von Sandsteinen ein Liefergebiet
korrekt als ,andin klassifizieren. Der Ablagerungs-
raum der betrachteten Gesteine am passiven Kon-
tinentalrand wiirde jedoch falschlich als einer kon-
vergenten Plattengrenze vorgelagert gedeutet. Daher
sollte eine Liefergebietsanalyse mit weiteren Metho-
den, wie sie z. B. die Schwermineralanalyse darstellt,
aber auch mit einer detailgenauen Faziesanalyse der
betrachteten Ablagerungen kombiniert werden.
Unter den Schwermineralen hat in den vergan-
genen Jahren das sehr stabile Silikat Zirkon (ZrSiO,)
eine grofSe Bedeutung erreicht, das unter den Schwer-
mineralen zudem sehr haufig ist. Zirkon eignet sich
insbesondere fiir die Altersbestimmung mithilfe der
U-Pb-Methode. In Zirkonen wird bei der Kristalli-
sation das Element Zr in Spuren durch U ersetzt.
Die Isotope des Urans bilden {iber den radioaktiven
Zerfall von 23°U zu 207Pb sowie von 238U zu 29°Pb
geochronologische “Uhren’, die bei Halbwertszeiten
von 700 Mio. respektive 4,5 Mrd. Jahren die Bestim-
mung des Bildungsalters eines Zirkons erlauben
(» Kasten 14.1). Erosionsgebiete mit unterschiedli-
cher geologischer Geschichte liefern entsprechenden
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Zirkondetritus, der die variablen Entwicklungen
iiber die verschiedenen Alters- und Haufigkeitsver-
teilungen innerhalb der Populationen detritischer
Zirkone widerspiegelt (B Abb.8.11).

8.3.4 Klassifikation karbonatischer
Sedimentgesteine

Bei den karbonatischen Sedimentgesteinen, und ins-
besondere den biogenen Karbonaten, sind die Klas-
sifikationsmoglichkeiten sehr vielfiltig. In einem
dem siliziklastischen System verwandten Schema
werden klastische Karbonate, im Gegensatz zu den
durch die Organismentitigkeit gebundenen Riftkal-
ken, nach ihrer dominierenden Korngréfie von fein
nach grob als Mikrite, Arenite und Rudite bezeich-
net (B Abb. 8.8). Klastische Karbonatkorner entste-
hen durch mechanische Zerkleinerung biogener Pro-
dukte oder direkt gefdllter chemischer Sedimente.
Organismen beziehen das Karbonat fiir ihre Skelette
aus dem Meerwasser. Nach ihrem Absterben lagern
sich die Skelettreste ab und werden als karbonati-
scher Detritus umgelagert und zerkleinert. Gréflere
Mengen von Karbonatkornern werden als Kotpillen
durch den Stoftwechsel verschiedener Organismen
oder durch die bohrende oder raspelnde Titigkeit
einiger Schnecken- und Fischarten an Riffgeriisten
und Schalen bereitgestellt.

Der Mikrit umfasst die feinen Korngrofien bis
63 um (B Abb. 8.12a), Arenite entsprechen den
Sanden, die Rudite den Kiesen und Blocken. Eine
mineralogische Benennung gliedert die karbonati-
schen Gesteine nach ihrem tiberwiegenden Mineral-
bestand in Kalksteine, Dolomite und Mergel. Kalk-
steine bestehen Giberwiegend aus Calcit (CaCO,),
die Dolomite aus Dolomit (Ca,Mg[CO,],). Sie
bilden sich im Zuge der Dolomitisierung durch dia-
genetische Umwandlung unter Mg?*- Aufnahme aus
Calcit. Mergel hingegen sind tonige Sedimente, die
nicht mehr als 35 % Calcit enthalten. Da Kalke (und
Mergel) mit 10 %iger Salzsdure schaumen, Dolomite
hingegen nicht, kénnen beide bereits im Geldnde gut
unterschieden werden.

Aus der Erdolgeologie stammt die heute weit-
verbreitete Klassifikation der Karbonate nach R.
Dunham (8 Tab. 8.3). Sie stiitzt sich auf das interne
Gefiige der Karbonate. Dabei wird unterschieden,
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O Abb.8.11 U-Pb-Altersspektren detritischer Zirkone von zwei altpaldozoischen Sandsteinformationen in Deutschland;
(a) der vermutlich silurische Rogis-Quarzit aus dem Ruhla-Massiv im Rhenoherzynikum Thiringens (B Abb. 14.1; Bildrechte:
aus Zeh & Gerdes 2010); (b) summarische Darstellung dreier mittelkambrischer und ordovizischer Sandsteine aus dem
Saxothuringikum (B8 Abb. 14.2) in Oberfranken; (c) Abfolge von Gebirgsbildungen auf den Paldokontinenten Baltica
(Paldoeuropa), Amazonia (Stidamerika), Westafrika und dem Arabisch-Nubischen-Schild (ANS). Die Sandsteinformationen
des Saxothuringikums und des Rhenoherzynikums zeigen eine deutlich unterschiedliche Verteilung von Zirkonaltern.
Diejenigen des Saxothuringikums reflektieren die Folge orogener Ereignisse in Westafrika und dem Arabisch-Nubischen-
Schild, wéhrend diejenigen des Rhenoherzynikums eine Herkunft aus Baltica anzeigen. Nach heutigen geografischen
Koordinaten zeigen erstere eine Herkunft von Stiden, letztere eine von Norden. Es ist jedoch nicht zu schlieBen, dass die
saxothuringischen Sandsteine direkt aus Afrika geschiittet wurden, sie stammen vielmehr ab von Krustenbldcken, die in
Afrika ihren Ursprung hatten und im Verlauf des Paldozoikums als Mikrokontinente gegen Europa gedriftet sind (Bildrechte:
aus Bahlburg et al. 2010)
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B Abb.8.12 Dinnschliffe
ausgewahlter Karbonate (lange
Bildkante: 2,8 mm), (a) Wackestone,
matrixgestiitzte Skelettfragmente
(Bioklasten) wirbelloser Tiere
schwimmen in einer Grundmasse aus
Mikrit; (b) Packstone, korngestitzte
Skelettfragmente und Peloide in
einer mikritischen Grundmasse;

(c) Grainstone, tiberwiegend
korngestutztes Geflige aus Ooiden,
Gastropoden und Muscheln in einem
Sparitzement (Bildrechte: Fotos - S.
ZEEH)
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B Tab. 8.3 Vereinfachtes Klassifikationsschema fiir
Karbonate (nach Dunham 1962, sowie Fiichtbauer &
Richter 1988)

Mudstone Mikritischer Kalk mit <10 %
Komponenten

Wackestone Komponenten schwimmen in der
feinkornigen, mikritischen Matrix

Packstone Mit Matrix; die Komponenten
stlitzen sich gegenseitig ab

Grainstone Komponenten ohne Matrix; mit
oder ohne Zement

Boundstone Komponenten organogen

miteinander verbunden

B Tab. 8.4 Klassifikation von Karbonatgesteinen
nach Komponenten und Grundmasse (vereinfacht
nach Folk 1959)

Komponenten  Grundmasse Grundmasse
Mikrit Sparit
Bioklasten Biomikrit Biosparit
Ooide Oomikrit QOosparit
Peloide Pelmikrit Pelsparit

ob die Komponenten iberwiegend miteinan-
der in Kontakt sind, also ein komponenten- oder
klastgestiitztes Geflige haben, oder ob sie iso-
liert in einer Matrix schwimmen und daher mat-
rixgestiitzt sind. Die Matrix besteht zumeist aus
Mikrit (B Abb. 8.12a). Unter Komponenten versteht
man hier Partikel, die gréf3er als 2 mm sind und
u. a. aus Ooiden (B Abb. 8.12¢) oder den Bruch-
stiicken von Fossilschalen (Bioklasten) bestehen
konnen (@ Tab. 8.4). Partikel, die einen Durchmes-
ser kleiner als 0,1 mm haben, heiflen Peloide. Sie
bestehen aus extrem feinem, kryptokristallinem
Karbonat und gehen haufig entweder auf Kotpillen
wirbelloser Tiere zuriick oder stellen aufgearbei-
tete Kalkschlammpartikel dar. Die diagenetisch
gebildeten Zemente, die z. B. in Riffen die Kompo-
nenten der ,boundstones‘ verbinden, bestehen oft
aus Sparit, dessen Korngrof3e oberhalb von 63 pm
liegt (B Abb. 8.12c). Weiterhin konnen die Karbo-
natgesteine auch nach ihren Komponenten sowie

der Korngrofle der Grundmasse eingeteilt werden
(B Tab.8.4).
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Endogene Dynamik

Abbildung: Magmatischer Gang in lockeren Ablagerungen eines quartdren Schlackenkegels (Herchenberg,
Eifel). Deutlich ist das vertikale FlieBgefiige im Gang sowie seine keilformige Spitze zu erkennen.
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9.1 Das Sonnensystem und die
Entstehung der Erde

Das Modell der Erdentstehung basiert auf astrophy-
sikalischen Beobachtungen unseres Sonnensystems
sowie auf isotopenchemischen Daten von Gestei-
nen der Erde, des Mondes und der Meteorite. Die
Sonne und die Planeten entstanden vermutlich vor
ca. 4,6 Gaaus einer rotierenden Scheibe aus Gas und
Staub. Im Zentrum dieses Solarnebels bildete sich
die Sonne durch Zusammenballung von Materie
(gravitative Akkretion). Als hierbei eine kritische
Masse tiberschritten wurde, setzte im Innern der
Sonne die Wasserstoff-Fusion ein. Thre Strahlung
blies einen grofien Teil der leichtfliichtigen Materie
(i. W. H, C, N, O) in das duflere Sonnensystem. Im
inneren Sonnensystem kondensierte vorwiegend
schwerfliichtige Materie zu kleinen Kérpern (Pla-
netesimale, Planetoide) und anschliefSend zu den
erddhnlichen (terrestrischen) Planeten (Merkur,
Venus, Erde, Mars). Im dufleren Sonnensystem

150°W 120°W 90W° 60°W 30°W

entstanden aus Gas- und Eiskorpern die Gasrie-
sen Jupiter, Saturn, Uranus und Neptun. Wéihrend
dieser Phase, die vor ungefihr 4,5 Ga Jahren abge-
schlossen gewesen sein diirfte, sonderte sich in der
neu entstandenen Erde durch Aufschmelzung ein
metallischer Kern von einem silikatischen Mantel ab
(8 Abb. 1.1). Man nimmt an, dass eine erste primi-
tive Atmosphare relativ rasch durch Ausgasung des
damals geschmolzenen Mantels entstanden ist. Das
Wasser hingegen, welches die Hydrosphare aufbaut,
diirfte im Wesentlichen von Eiskometen und -plane-
tesimalen stammen, die aus dem dufleren Sonnensys-
tem kommend auf die Erde stiirzten.

Meteorite sind auflerirdische Korper, die in
den Anziehungsbereich der Erde geraten und je
nach Grofle, Anflugwinkel und Geschwindigkeit
in der Atmosphire verglithen (Sternschnuppen)
oder auf die Erdoberfliche aufschlagen bzw. rieseln.
Kometen enthalten mehr volatile Stofte (H,O, CO,,
CH, etc.) als Meteorite. Die Volatile liegen gefroren
vor, daher werden Kometen salopp als ,,schmutzige
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Meteoritenkrater der Erde
Grole Alter
10 10-100 >100km
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A

O Abb.9.1
eines Fe-Ni-Meteoriten mit Widmannstéttenschen Figuren, die durch Entmischung bei der Bildung des Meteoriteneduktes
entstanden sind. Der Meteorit ist vor ca. 5 ka nahe der Ortschaft Morasko bei Poznan (Polen) eingeschlagen. Neuere
Untersuchungen zeigen, dass holozane Meteoriteneinschldage im nordlichen Europa relativ haufig sind (z. B. in Estland: 4
Einschlage) (MaBstab in mm) (mit freundlicher Genehm. von C. Czegka, Foto: E. Gantz); rechts unten: Foto des 50 ka alten, 1,2 km
grof3en Meteor Crater in Arizona (Bildrechte: Foto: A. Herring)
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Alter und GréBe von Impaktstrukturen auf der Erde (zusammengestellt von J.-M. Lange); links unten: Anschliff
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Schneebadlle” bezeichnet. Bei ihrer Reise durch das
innere Sonnensystem bildet sich durch die Interak-
tion mit dem Sonnenwind der Kometenschweif aus.

Grofe Meteorite konnen Einschlagskrater erzeu-
gen und dabei zerplatzen oder schmelzen. Das 26 km
grofle Nordlinger Ries auf der Schwibischen Alb,
das vor 15 Ma entstanden ist, und der 1200 m grofSe
Meteor Crater in Arizona, der 50.000 Jahre alt ist
(8 Abb.9.1), sind berithmte Beispiele fiir solche Ein-
schlagsereignisse. Oft explodieren die Korper in der
Atmosphire und die Erdoberfliche wird von einer
gewaltigen Druckwelle erreicht. Messungen von
Kraterdurchmessern auf dem Mond und anderen
Korpern des Planetensystems zeigen, dass nach dem
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Hadeum dort, und somit auch auf der Erde, durch-
schnittlich alle 1000 a ein Impaktkrater von 1 km
Durchmesser und alle 50 Ma ein Krater von 100 km
Durchmesser entsteht, wobei im Falle unseres Plane-
ten ein Grof3teil der Einschldge in den Ozeanen nie-
dergeht. Das Verhiltnis des Impaktordurchmessers
zum Kraterdurchmesser betréigt auf der Erde unge-
fahr 1:20 (8 Abb. 9.2).

Grofle Massen an Meteoriten, Kometen und
Planetesimalen gingen im Hadeum (@ Abb. 1.6)
auf die Erde, den Mond und andere Korper des
Sonnensystems nieder. Entsprechend sind die
meisten Meteorite Uberbleibsel aus der Friih-
zeit des Sonnensystems, welche von Akkretion
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und Fragmentierung durch Kollision bestimmt
war (s.0.). Die Meteorite weisen recht einheit-
liche radiometrische Alter von etwa 4,6 Ga auf.
Untergeordnet geraten auch Bruchstiicke auf die
Erde, welche von der Mond- oder Marsoberfla-
che durch Meteoritenaufschldge herausgebrochen
und aus ihrem Gravitationsfeld herausgeschleudert
wurden. Man unterscheidet:
1. Eisenmeteorite (Hdufigkeit: 6 %): Fe-Ni-Le-
gierungen mit bis zu 20 % Ni (8 Abb. 9.1).
2. Steinmeteorite (92 %): Vorwiegend aus
Olivin, Pyroxen, Fe-Ni-Legierung, Troilit

(FeS) und Ca-reichen Plagioklasen
zusammengesetzt (B Tab. 1.1). Strukturell
werden die Steinmeteorite weiter in
Chondrite und Achondrite (,,Nicht-Chon-
drite) unterschieden. Die namensgebenden
,chondrules‘ sind monomineralische,
millimetergrofie, kugelige Aggregate, die
einst geschmolzene Tropfen waren. Kohlige
Chondrite enthalten als Karbonat gebundenen
Kohlenstoff.

Stein-Eisen-Meteorite (2 %) sind kontinuier-
liche Ubergiinge zwischen 1. und 2.

1010 YzWasserstoﬁ
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B Abb.9.3 Die spektralanalytisch ermittelte, relative Haufigkeit der Elemente in unserer Sonne in logarithmischer

Darstellung. Die Haufigkeit bezieht sich auf 1 0° Siliziumatome; d. h.: In einem Volumen Sonnenmaterie, in dem 106 Si-Atome
sind, befindet sich z. B. nur ein Berylliumatom. In der Sonne und in allen Kérpern unseres Systems nimmt die Haufigkeit der
Elemente mit zunehmender Ordnungszahl (Anzahl der Protonen im Atom) ab, wobei Elemente mit gerader Ordnungszahl
jeweils 10- bis 50-mal haufiger sind als die mit ungerader; vgl. auch @ Abb. 9.4 (Bildrechte: aus Broecker 1994)
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B Abb.9.4 Die chemische
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Die Elementverteilungen in der Photosphére der
Sonne und in bestimmten kohligen Chondriten
stimmen gut iiberein (8 Abb. 9.3 und 9.4). Daher
werden diese sog. Typ-I-Chondrite als repréisen-
tativ fiir die Zusammensetzung des primordialen
(urspriinglichen) Solarnebels angenommen.

Von den Apollomissionen der NASA wurden
380 kg Mondgestein zur Erde zuriickgebracht und
analysiert. Der Mond hat seine dynamische Phase
mit massivem Meteoritenbombardement und
aktivem Magmatismus schon lange hinter sich.
Die hellen Hochlandgebiete des Mondes bestehen
aus brekziiertem plutonischem Gestein plagio-
klasreicher Zusammensetzung mit Altern zwi-
schen 3,9 und 4,46 Ga. Etwas jiinger (<3,2 Ga) sind
die dunklen Mare, die aus Basalten und anderen
SiO,-armen Vulkaniten aufgebaut sind (die hier
verwendeten magmatischen Begriffe werden in
» Kap. 12 erkldrt). Es gibt unterschiedliche Modelle
der Mondentstehung. Die meisten Daten sprechen
dafiir, dass der Mond das Produkt einer Kollision
eines marsgrofien Planeten mit der frithen Erde ist,
wobei der Mond vor allem aus Erdmantelmaterial
entstand.

Atomgehalt im Allende-Meteorit (Mexiko)

9.2 Aufbau der Erde

Die Erde dreht sich an einem Tag einmal um ihre
Achse. Die gedachten Durchstichpunkte der Rota-
tionsachse sind der geografische Nord- und Siidpol.
Massenverlagerungen im Mantel und untergeordnet
Effekte in und tiber der Lithosphire (z. B. die Anord-
nung ozeanischer und kontinentaler Lithosphére, Eis-
kappen) verursachen langsame Verlagerungen der
Rotationsachse, die als wahre Polwanderung bezeich-
net werden. Zurzeit wandert der geografische Nordpol
mit ca. 10 cm a”! in Richtung des dstlichen Kanada.
Tunnel und Bergwerke machen uns mit der Tat-
sache bekannt, dass es im Innern der Erde wiarmer
wird. Im Allgemeinen herrscht 10-20 m unter der
Oberfliche das Jahresmittel von 15 °C (gilt nicht fiir
Permafrostgebiete, » Abschn. 3.3), von da an steigt
die Gesteinstemperatur mit wachsender Tiefe an
(B Abb.9.11a). Man nennt die Vertikalentfernung,
innerhalb der sich die Temperatur um 1 K erhoht,
die geothermische Tiefenstufe (in m). Die Tempe-
raturzunahme mit der Tiefe wird als geothermischer
Gradient (in K km™!) angegeben. Als durchschnitt-
liche geothermische Tiefenstufe gilt fiir die obere
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B Abb.9.5 Warmeflussdichte in Mitteleuropa; eine besonders hohe Warmeflussdichte ist in den vulkanisch aktiven Gebieten
Italiens messbar (Bildrechte: nach Hurtig et al. 1993)
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B Tab. 9.1 Warmeleitfahigkeit einiger wichtiger
Materialien des Systems Erde

Material Warmeleitfahigkeit A (W
mKT)

Peridotit 2,3-4,9

Granit 2,8

Sandstein 2,3

Kalkstein 2,2

Steinsalz 3,5

Wasser (bei 0 °C) 0,56

Eis (bei-20 °C) 2,33

\ist temperaturabhangig; aus verschiedenen
Quellen.

Kasten 9.1 Seismik/Seismologie

Die Geophysik beschaftigt sich mit den Eigenschaften

der Erde und ihren physikalischen Feldern. Es gibt einige
Uberlappungsbereiche zu Nachbardisziplinen, wie z. B.
der Astrophysik oder der Mineralogie/Kristallografie. In
diesem Kasten und dem » Kasten 9.2 sowie in

» Abschn. 9.3 werden die drei geophysikalischen Bereiche
Seismik/Seismologie, Gravimetrie und Geomagnetik
vorgestellt.

B Abb.9.6 Richtung der Bodenbewegung
fur seismische Raum- und Oberflichenwellen
(Bildrechte: vereinfacht nach Jung 1953)
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kontinentale Kruste der Betrag von 33 m (d. h. 3 Kauf
100 m), doch sind Werte zwischen 11 m (z. B. Schwi-
bische Alb) und 125 m (Kanada, Stidafrika) gemessen
worden. In vulkanisch aktiven Zonen kommen lokal
Gradienten von bis zu 300 K km™! vor (8 Abb. 16.12).
In der tieferen Erde nimmt der Gradient wieder ab
(B Abb.9.11a).

Die Warmeflussdichte (Q) wird in Bohrlochern
durch Temperaturmessungen (7) in unterschiedli-
cher Tiefe (Z) ermittelt (8 Abb.9.5), wobei gilt:

0=-NAT/AZ (9.1)
\ ist die Warmeleitfahigkeit des Gesteins. Wie
B Tab.9.1 zeigt, hat Steinsalz eine hhere Warmeleit-
fahigkeit als andere Sedimente, daher wirken Salz-
stocke (B Abb. 11.35) wie ,,Schornsteine: Sie sind an

In der Seismologie werden elastische Wellen untersucht,
die durch natiirliche Erdbeben erzeugt werden. Bei der
Seismik werden Wellen kiinstlich durch Explosionen,
Druckluftkanonen oder Vibrationen angeregt. Generell
werden in der Seismik/Seismologie die Laufzeiten
elastischer Wellen in Seismogrammen aufgezeichnet,
die die Erdschichten oder den ganzen Erdball
durchlaufen (B Abb. 9.6 und 9.10). Die Ausbreitungsart
und die Laufzeiten der verschiedenen seismischen

Raum-Wellen (a, b, c) a
Lengitudinal {P) - Wellen

Sy
N

HH c
Transversal (S) - Wellen
Transversal (5) - Wellen mit horizontaler Schwingung
mit vertikaler Schwingung
Oberflachen-Wellen (d, &)
1, e
T

Transversal (5) - Wellen
it vertikaler Schwingung

Love (L) - Wellen
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Wellen sind abhdngig vom elastischen Verhalten Flussigkeiten stark absorbiert. Sie lassen sich daher
und der seismischen Geschwindigkeit der jeweiligen nutzen, um z. B. Magmenkérper oder den fliissigen
Schicht oder des Gesteinskorpers (B Abb. 9.7-9.9). Zustand des duBeren Erdkerns nachzuweisen.
Beispielsweise betragt in Lockersedimenten, bei denen Die Auswertung kiinstlich erzeugter seismischer Signale
die mechanische Kopplung von Korn zu Korn schlecht ist, gibt Auskunft Gber die Struktur des Untergrundes
die Geschwindigkeit der seismischen Wellen ca. 4 kms™. (Schichtaufbau, Tektonik) und sein Material. Dieses
Demgegeniiber kénnen sie den harten Basalt mit ca. Verfahren wird in der geologischen Grundlagenforschung,
8 km s durchlaufen. Scherwellen werden von aber auch in der angewandten Geologie, z. B.zum
Einsatz der P-Wellen Einsatz der S-Wellen Einsatz der L-Wellen
Zeitin 0 5 10 15 20 25

Minuten l

P allein P+S

P+S+L

B Abb.9.7 Seismogramm, registriert am 26.12.1939 in Cambridge, Mass., USA. Das Epizentrum dieses Erdbebens
lag 8550 km entfernt in Erzincan, Turkei. Das Seismogramm zeigt die drei typischen Wellengruppen P, S und L (vgl.
B Abb. 9.6) (Bildrechte: aus Zeil 1990)

Geschwindigkeit in km s-1

Kruste A 2 4 6 8 10 12 14
,,,,,,, T AN f
oberer | B N
Mantel | C N -1000
\
unterer | D' | ! Ve -2000
Mantel “ Wiechert-Gutenberg
= Diskontinuitat \ £
__________ =
73000 =
2
aulerer | g | , 2
Kern /VS 1000 #
et . 5000
innerer | g !
Kern L ‘| -|6000
1 I

B Abb.9.8 Geschwindigkeits-Tiefen-Modell der Erde, A bis G = seismologische Gliederung des Erdinnern;
Vp = Geschwindigkeit der Primarwelle, V- der Sekundarwelle (Bildrechte: nach Dziewonski & Anderson 1981)
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Aufsuchen von Erd6l- und Erdgasfallen, genutzt gesellschaftlicher Bedeutung (mehr dazu in
(» Abschn. 8.2). Mit 3-D-Seismik kann die prazise raumliche ~ » Abschn. 16.1). Eine Vorhersage des Zeitpunktes eines
Struktur des Untergrundes mithilfe von aufwendigen Erdbebens ist bis jetzt noch nicht gelungen. Allerdings
Messungen und leistungsfahigen Computern geklart kennt man inzwischen die Ursachen und den Verlauf
werden. Viele dicht besiedelte Regionen der Erde liegen von Erdbeben - mit bestimmten Vorldufern, dem
in Erdbebenschwerpunktgebieten (8 Abb. 10.2 und Hauptbeben und zahlreichen Nachbeben - recht gut.
16.5). Daher ist die Seismologie von tiberragender Das Hypozentrum eines Erdbebens, also die Stelle, an

a

Explosion Messstation

Geophone

A schicht--
- _'grenze-

b \
Zeit
reflektierte
Welle \
f 1 Wellenfront
4o ! 1 Steigung 1/V2
direkte Welle |
Steigung 1/V1 ;
to ! . >
Q G1 X G7  Entfernung

B Abb.9.9 (a) Reflektions- und Refraktionsseismik in einem einfachen Zweischichtenmodell. An der Quelle

(Q) werden u. a. P-Wellen erzeugt (B Abb. 9.6), die sich halbkugelfédrmig in den Untergrund ausbreiten. Die Pfeile
zeigen einige P-Wellen auf ihrem Weg durch den Untergrund. Im Laufzeit-Entfernungs-Diagramm (b) werden die
Seismogrammspuren (B Abb. 9.7) der bei den einzelnen Geophonen (G, _,) ankommenden Wellen montiert (nur die
Seismogrammspur an G, ist als Beispiel eingetragen). Die in (b) dargestellten Kurven verbinden die Punkte des ersten
Einsatzes einer P-Welle, die einen bestimmten Weg gereist ist. V, und V, sind P-Wellengeschwindigkeiten der oberen
bzw. unteren Schicht, wobei in diesem Beispiel V, <V, ist. Die Geschwindigkeit auf dem direkten Weg Q-G ist V.

Die Zeitpunkte der ersten Welleneinsatze sind durch die Gerade mit der Steigung 1/V, miteinander verbunden. Die
Hyperbel verbindet die Ersteinsatze der an der Schichtgrenze reflektierten Wellen (Wellenwege Q-C;-Q bis Q-C,-G,).
t, ist die Laufzeit der in sich reflektierten Welle (Q-C-Q). Beim Auftreffen der Welle auf die Schichtgrenze gelangt ein
Teil der Energie in die darunter liegende Schicht und breitet sich dort mit der Geschwindigkeit V,, aus. Wellen, die mit
dem sog. kritischen Winkel auf die Schichtgrenze treffen, werden total reflektiert. Ein Teil ihrer Energie lauft an der
Schichtgrenze mitV, entlang. Hierbei werden kontinuierlich Halbkugelwellen in die obere Schicht mit V, abgestrahlt
(z.B.Q-A-B-G,). Diese Wellenfront trifft mit zeitlichem Versatz auf die Geophonkette (G,_,). Dieser Vorgang wird als
Refraktion bezeichnet. Ab der Entfernung x iberholt der Ersteinsatz der refraktierten Welle die Einsatze der direkten
und reflektierten Wellen und kommt als erste an den Geophonen an. Die Ersteinsétze der refraktierten Welle liegen
auf einer Geraden mit der Steigung 1/V,. Aus dem Laufzeitdiagramm lassen sich nun wichtige GréBen wie Laufzeit,
Geschwindigkeit und Schichtmachtigkeit errechnen. In der Realitdt haben wir es i. d. R. mit mehreren Schichten zu tun,
die von Stérungen versetzt oder gefaltet sein konnen, entsprechend werden die Seismogramme und resultierenden
Laufzeitdiagramme komplexer (Bildrechte: verandert nach Fowler 1990)
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der sich aufgestauter tektonischer Stress schlagartig
entladt, lasst sich durch Berechnungen der Laufzeiten der
Erdbebenwellen ermitteln (B Abb. 9.9 und 9.10). Neben
den vorherrschenden, an Stérungssysteme gebundenen
Erdbeben, gibt es auch Einsturzbeben (in Hohlen oder
Bergwerken), die lokal von Bedeutung sein kénnen. Fiir
die GroBe eines Bebens gibt es verschiedene Mal3e. Die
bekannte Richter-Skala gibt die Magnitude des Bebens
an, welche i. W. von der Amplitude der Wellen und ihrer
Wellenldnge abhdngt. Diese Skala ist logarithmisch
aufgebaut. Daraus ergibt sich, dass z. B. ein Beben der

SKPPKP

flussiger
aulerer

Starke 5 zehn Mal so stark wie eines der Stérke 4 ist.
Erdbeben treten in der Kruste und im Mantel bis ca. 700 km
Tiefe auf (vgl. @ Abb. 10.10).

Erdbeben sind das spirbare ,Knistern” der andauernden
geodynamischen Prozesse unserer Erde. Bei geeigneter
Anordnung von Messstationen lassen sich die genaue
Lage der Stérung, an der ein Beben stattfindet,

sowie die Richtung der Relativbewegung der an die
Stérung angrenzenden Blocke festlegen. Seismische
Langzeitstudien kénnen somit die vertikalen und
horizontalen Bewegungen von Krustenbldcken erfassen.

Hypozentrum

Longitudinalwellen
------ Transversalwellen

B Abb.9.10 Ausgewahlte Wege von seismischen Wellen, die von einem Erdbebenherd (Hypozentrum) aus durch
den Erdball laufen. Das Epizentrum befindet sich an der Erdoberflache senkrecht tiber dem Hypozentrum. P, K, I sind
Longitudinalwellen (Kim &uBeren, I im inneren Kern), S sind Transversalwellen, J sind hypothetische Transversalwellen
im inneren Kern (hier nicht dargestellt). Im duBeren, fliissigen Kern werden Transversalwellen absorbiert

(vgl. » Abschn. 9.2 und B Abb. 9.7). Die Wellen werden an den gro3en Diskontinuitdten (Mantel - Kern, duBerer —
innerer Kern, Erdoberflache) refraktiert, reflektiert und z. T. umgeformt (z. B. aus K wird an der Grenze duf3erer-

innerer Kern 1 und J) (B Abb. 9.8). Signale eines gro3en Erdbebens kdnnen von Messstationen rund um den Globus
aufgefangen werden. Die Laufzeit einmal quer durch die Erde betragt ca. 20 min. Das Hypozentrum des Erdbebens,
seine Starke und Art lassen sich aus den gewonnenen Daten errechnen. Weiterhin geben sie Einblick in den Aufbau
des Erdinnern. Mithilfe der seismischen Tomografie, der Computertomografie in der Medizin vergleichbar, versucht
man auf der Basis von vielen prézisen Erdbebendaten und mit modernen Computern die Internstruktur des Mantels zu

kldren (Bildrechte: nach Anderson in Brown et al. 1992)

ihrer Basis kithler und an ihrem Top wérmer als die
Sedimente der Umgebung.

Ein Fufiballfeld, welches in einem Gebiet mit
Q =50 mW m liegt, gibt also eine Energie von ca.
300 W ab. Diese standige Energieabgabe an der Erd-
oberflache néhrt sich i. W. aus zwei Quellen: der
Akkretionswirme, die von der Erdentstehungszeit
tibrig geblieben ist (» Abschn.9.1), und dem Zerfall
radioaktiver Elemente. Zum Beispiel gibt 1 cm? Granit
(ein magmatisches Gestein, » Kasten 12.1) pro Jahr

7 x 107° Joule an Energie durch den Zerfall radioak-
tiver Isotope, i. W. der Elemente U, Th und K, ab. Die
kontinentale Kruste, in der diese Elemente gegeniiber
dem Mantel angereichert sind (> Kap. 12), ist also ein
bedeutender Warmeproduzent. Wiarme kann in der
Erde durch folgende Prozesse transportiert werden:

durch Konduktion (Vibration des

Kristallgitters),

durch Strahlung (Radiation; sie ist vor allem

in felsischen Gesteinen von Bedeutung, die
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vorwiegend aus fiir die Strahlung transparenten
Mineralen aufgebaut sind),

durch Konvektion (z. B. im Mantel, s.u.),

und durch Advektion (z. B. heifle hydro-
thermale Fluide dringen in ein Gestein ein und
heizen es auf).

Das Modell des Erdaufbaus mit Kern, Mantel und
Kruste beruht vor allem auf seismologischen Unter-
suchungen (Kasten 9.1, 8 Abb. 1.1 und 9.8), auf pet-
rologischen Hochdruck- und Hochtemperaturex-
perimenten und auf dem Vergleich mit planetarer
Materie (Meteoriten, Mond). Laufzeiten von Erdbe-
benwellen geben Auskunft iiber die Dichte der Erd-
schalen (8 Tab. 9.2 und B Abb. 9.11c). Die Absorp-
tion von Scherwellen (S-Wellen) im dufSeren Kern
ldsst auf einen geschmolzenen Zustand dieser Sphare

B Tab. 9.2 Dichten von wichtigen Stoffen der Erde
(aus verschiedenen Quellen)

Stoff* Dichte in g cm™3
Erde (gesamt) 5,52

Kern 9,9-13,1
Unterer Mantel 4,38-5,56
Oberer Mantel 3,38-3,99
Lithosphéare 3,12-3,24
Kontinentale Kruste 2,60-2,90
Basalt 31
Basaltische Schmelze 2,6-2,8
Granit 2,7
Granitische Schmelze 2,2
Steinsalz 2,16
Olivin 3,22-4,39
Pyroxen (Orthopyroxen) 3,21-3,96
Amphibol (Hornblende) 3,02-3,59
Plagioklas (Anorthit) 2,76
Plagioklas (Albit) 2,62
Quarz 2,65
SuBwasser 1

Eis 0,916

* Gesteine werden in » Abschn. 12.1, Minerale in
Tabelle 1.1 erklart
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schliefen. Vulkane férdern haufig Gesteinsbruch-
stiicke aus der Unterkruste und dem oberen Mantel,
deren petrologische Untersuchung Zeugnis von der
Zusammensetzung und dem Gefiige dieser Erd-
schichten gibt.

9.2.1 Kern

Natiirlich hat noch niemand Erdkerngestein in der
Hand gehabt. Aber die bereits erwihnte Ahnlichkeit
in der chemischen Zusammensetzung solarer und
meteoritischer Materie legen neben geophysikali-
schen Daten den Schluss nahe, dass der Erdkern wie
die Eisenmeteorite i. W. aus Fe und Ni besteht. Die
Auswertung von Erdbebenwellen, die den Erdball
durchlaufen haben, lassen vermuten, dass die Kern-
Mantel-Grenze in ca. 2900 km Tiefe verlduft und dass
der innere Kern der Erde fest ist. Der duflere Kern
muss geschmolzen sein, da er seismische Scherwel-
len absorbiert (» Kasten 9.1, 8 Abb. 9.8 und 9.10). Die
Grenze zwischen duflerem und inneren Kern liegt in
5150 km Tiefe (8 Abb. 1.1). Im duf8eren Erdkern ent-
steht das Erdmagnetfeld (» Abschn.9.3).

9.2.2 Mantel

Die Kern-Mantel-Grenze in 2900 km Tiefe ist durch
einen enormen Dichtesprung gekennzeichnet
(B Tab.9.2 und B Abb. 9.11¢). Sie ist dariiber hinaus
eine Temperaturgrenze, da Warme aus dem Kern
nur durch Wirmestrahlung und Kristallgittervibra-
tionen (Konduktion) und damit sehr langsam abge-
geben wird. Die unteren 200-300 km des Mantels
werden daher auch als ,thermal boundary layer
bezeichnet. Auch die Ausbreitungsgeschwindig-
keiten der seismischen Wellen dndern sich an der
Grenze sprunghaft (Wiechert-Gutenberg-Diskonti-
nuitat, @ Abb.9.8, » Kasten 9.1). Der Mantel ist durch
weitere Laufzeitdiskontinuitaten bei ca. 670 km und
bei 400 km Tiefe gegliedert, die wichtigen Phasen-
grenzen von Mantelmineralen entsprechen diirften
(8 Abb. 9.12). Der untere Mantel (Mesosphare)
wird aufgebaut von Mg(Fe)-Si-O-Verbindungen im
Perovskit-Strukturtyp, im Periklas-Strukturtyp und
im Spinell-Strukturtyp, wihrend der obere Mantel
i. W. aus weniger dichten Silikaten (Olivin, Pyroxen,
Granat, @ Tab. 1.1) und Oxiden besteht. Die Grenze
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B Abb.9.11 Modelle der Temperatur (a), des Druckes (b)

(1 GPa =10 kbar), der Dichte (c) und der Schwere (d) im Innern
der Erde; die neue Temperaturabschatzung (Modell von 1988)
beruht auf Hochdruck/Hochtemperaturexperimenten mit
Eisen (Bildrechte: nach Fowler 1990)

zwischen unterem und oberem Mantel wird bei
670 km angenommen (8 Abb. 1.1).

Seine seismischen Eigenschaften lassen darauf
schlief3en, dass der Mantel weitgehend fest ist, aller-
dings unter den gegebenen Driicken und Tempera-
turen (8 Abb.9.11) 10-20 cm a”! flief}en kann (Man-
telkonvektion, mehr dazu in » Kap. 10). Die an den
Laufzeitdiskontinuitéiten erkennbare zwiebelscha-
lenartige Gliederung des Mantels ldsst zundchst
einen mineralogisch zonierten (8 Abb. 9.12), aber
chemisch homogenen Aufbau vermuten. Vor allem
isotopengeochemische Analysen von magmatischen
Produkten aus dem Mantel und von mitgeférder-
ten Mantelgesteinen zeigen hingegen eine eindeu-
tige regionale und tiefenbezogene chemische Inho-
mogenitit. Durch seismische Tomografie erzeugte
rdumliche Bilder der Laufzeiten von P- und S-Wellen
(» Kasten 9.1) lassen vermuten, dass die ozeanische
Lithosphire, die an den Subduktionszonen in den
Mantel abtaucht, bis weit in die Mesosphdre absinkt.
Somit ist wahrscheinlich, dass der gesamte Mantel
ein gemeinsames Konvektionssystem hat.

Die obersten 250 km der Erde bauen sich aus der
Asthenosphére und der Lithosphére auf. Die Asthe-
nosphaére (griechisch: die ,,nicht-harte Sphare) ist
ein Bereich des oberen Mantels, der sich durch ver-
minderte Geschwindigkeiten seismischer Wellen
auszeichnet (,low velocity zone®). Die dartiber lie-
gende Lithosphare besteht aus dem obersten Teil des
Mantels, mit typischer Mantelmineralogie (s. 0.), und
der Kruste. Der Mantelanteil der Lithosphére wird
von SiO,-armen Gesteinen dominiert, die nach Auf-
schmelzprozessen im oberen Mantel zuriickbleiben
(dazu in » Kap. 12 mehr).

Die Lithosphére verhalt sich im Vergleich zur
Asthenosphire wie eine starre Platte. Auf seitlichen
Druck reagiert sie mit Ausweichen oder Bruchdefor-
mation und auf Auflast elastisch mit isostatischem
Ausgleich (Isostasie = griech. ,Gleichstand'; fithrt
ein Lithosphirenstiick keine Vertikalbewegungen
aus, befindet es sich in Isostasie). Wie ein im Wasser
schwimmender Holzklotz, der mit einem Gewicht
beladen tiefer in das Wasser eintaucht, sinkt die
Lithosphdre bei grofierer Masse tiefer in die Asthe-
nosphére (B Abb.9.13). Die Erdoberfliche Gronlands
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O Abb.9.12 (a) Phasendiagramm von Mg,SiO, unter den im Mantel herrschenden Driicken und Temperaturen
(Phasendiagramme werden in » Kap. 12 und in » Kasten 13.1 erklart). Olivin ist eine Mischkristallreihe mit dem Fe-reichen
Endglied Fayalit und dem hier gezeigten Mg-Endglied Forsterit (vgl. @ Tab. 1.1) (nach Fei et al. 1991). (b) Angenommene
volumetrisch-mineralogische Zusammensetzung des oberen Erdmantels; grau-schattiert: Ubergangszonen der Mg-Fe-Silikate
(siehe a) (Bildrechte: aus Putnis 1992, nach Ito & Takahashi 1987)
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O Abb.9.13 Die Topografie des Meeresbodens rund um Hawaii reflektiert das thermische und elastische Verhalten der
ozeanischen Lithosphare. Die Aufheizung durch Mantelmagma fiihrt zu einer Dichteverringerung und Ausdehnung der
Lithosphére oberhalb des Magmenherdes und damit zum , Aufschwimmen”. Dies hat eine Aufwdlbung des Meeresbodens um
bis zu 1500 m in einem Umkreis von rund 1000 km um Hawaii bewirkt. Das fast 9 km hohe Vulkangebaude der Insel Hawaii hat
durch seine Last eine isostatische Eindellung der Lithosphére verursacht, die in einem Umbkreis von ca. 250 km zu beobachten
ist. Die so entstandene Ringdepression ist bei vielen anderen Vulkaninseln durch vulkanische und vulkanosedimentare
Ablagerungen zugeschiittet (Bildrechte: vereinfacht nach Watts & Daly 1981)
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ist unter der Last des bis zu 3000 m dicken Eispanzers
im Zentralbereich unter den Meeresspiegel gedriickt
worden (8 Abb. 4.16). Skandinavien war wahrend der
letzten Eiszeit (bis vor 10.000 Jahren) von méchtigem
Eis bedeckt. Seitdem ist der zentrale Bereich iiber
300 m aufgestiegen, noch heute ist dort das langsame
Aufschwimmen der Lithosphére (im Zentrum 9 mm
a’!) durch ein stetiges Zuriickweichen der Ostsee zu
beobachten (8 Abb. 9.14). Die Geschwindigkeit des
isostatischen Ausgleichs ist von der Viskositét der
unterlagernden Asthenosphire abhingig.

Fir die Dicke der Lithosphire gibt es unter-
schiedliche geophysikalische Definitionen: Zum
Beispiel hat eine mindestens 50 Ma alte, ozeanische
Lithosphire eine konstante thermische Méachtig-
keit von ca. 90 km (bei einer Warmeflussdichte aus
dem Mantel von ca. 4 x 107> W m2). Unterhalb von
90 km dhnelt das Flie3verhalten des Gesteins zuneh-
mend dem einer hochviskosen Fliissigkeit (Asthe-
nosphire). In den meisten Modellen entspricht
diese Grenze der Lage der 1300-°C-Isotherme (Iso-
therme = Flidche gleicher Temperatur). Die elasti-
sche Dicke, die vom Biegeverhalten abhingt, ent-
spricht im Falle ozeanischer Lithosphdre ungefahr
der Position der 450-°C-Isotherme und betrégt nur
ca. 30 km. Die Machtigkeit und Dichte der Litho-
sphére findet in der Morphologie der Erdoberfla-
che ihre Entsprechung. Je hoher das Gebirge, desto
tiefer die Grenze zwischen Kruste und Mantel und
zwischen Lithosphére und Asthenosphire (Prinzip
des Eisbergs im Wasser). Die ozeanische Lithosphare

erreicht Isostasie in ca. 5 km Wassertiefe (B8 Abb. 1.3),
wobei die Auflast des Wassers bei der Einstellung
dieses Gleichgewichtes eine Rolle spielt.

Die Entstehung, Bewegung und Zerstérung der
Lithosphire ist Gegenstand des globalen plattentek-
tonischen Modells, das im » Kap. 10 behandelt wird.

9.2.3 Kruste

Die Kruste ist vom oberen Mantel durch eine deut-
liche Diskontinuitét der Laufgeschwindigkeiten von
Erdbebenwellen gekennzeichnet (» Kasten 9.1). Sie
wird nach ihrem Entdecker Mohorovicic-Diskon-
tinuitat, kurz Moho, genannt. Diese liegt in ozea-
nischer Lithosphdre in ca. 6 km Tiefe (zusdtzlich
zur Wassertiefe). In kontinentaler Kruste liegt die
Moho in alten Schilden (dazu in » Kap. 14 mehr) in
ca. 35km Tiefe. Unter hohen Gebirgen, wie z. B. dem
Himalaya, sinkt die Kruste-Mantel-Grenze bis auf
80 km Tiefe.

Zumindest die kontinentale Kruste unterschei-
det sich mineralogisch deutlich vom Mantel, indem
sie vorwiegend aus silizium- und aluminiumre-
ichen Mineralen aufgebaut ist, wihrend die Mantel-
mineralogie von Silizium und Magnesium gepréagt
ist (B Tab. 9.3). Aus dieser Uberlegung heraus und
in Unkenntnis der ozeanischen Kruste wurden
in der élteren Literatur die Abkiirzungen ,Sial fiir
die Kruste und ,Sima‘ fiir den Mantel verwandt.
Die ozeanische Kruste ist iiberwiegend aus Basalt

0
23]
~
7

0
8

07

-1

B Abb.9.14 Skandinavien war wahrend der letzten Eiszeit von einem dicken Eispanzer bedeckt (B Abb. 2.6). Nach dem
Abschmelzen des Eises vor 10.000 Jahren hat sich das Zentrum Skandinaviens um Gber 300 m gehoben (a). Diese isostatische
Bewegung der Lithosphére hilt noch heute mit bis zu 9 mm a™' an (b); die Linien gleicher Hebung werden als Isobasen

bezeichnet (gestrichelt: vermutet) (Bildrechte: nach Kakkuri 1992)
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B Tab. 9.3 Chemische Zusammensetzung der Erde, und Gabbro aufgebaut (dazu in @ Abb. 107 und

in Gew.-% (nach Allegre et al. 1995, Rudnick 1995) » Kap. 12 mehr). Sie ist von Tiefseesedimenten

unterschiedlicher Dicke bedeckt (» Abschn. 6.5).
Ele-  Erde Kern Mantel ~ Kontinen-  Die weniger dichte kontinentale Kruste ist vorwie-
ment (gesamt) tale Kruste

gend aus magmatischen Gesteinen mit mittleren und
hohen SiO,-Gehalten, Sedimenten sowie den meta-

0 32,44 4105 4479 473 :
morphen Produkten der vorher genannten Gesteine
Si 17,22 7.4 2152 276
aufgebaut.
Al 1,51 2,16 84
Mg 1587 2278 26

Kasten 9.2 Gravimetrie
Fe 28,18 794+20 5,82 5,1 Die Gravimetrie macht sich die Tatsache zunutze,
dass eine Masse an verschiedenen Orten auf der

Ca 1,61 2,31 4,6 . o
Erdoberflache unterschiedlich viel wiegt und

K 0,02 0,03 1.6 in unterschiedlichen Richtungen von der Erde

S 0,70 23+0,2 angezogen wird. Die Schwerkraft an einem Ort besitzt
eine bestimmte Richtung und Gré3e. Der Winkel

Na 0,25 0,26 2,4

zwischen der Fallrichtung und der theoretischen
Ti 0,07 0,11 0,4 Vertikalen, genannt Lotabweichung, ist sehr klein.
Zum Beispiel ist am Harzrand das Lot um 18", am

Ni 1,61 49+0,3 0,20 . L . .
Fuf3 des Himalaya um 50" jeweils zum Gebirge hin
Mn 0,26 0,58 0,12 abgelenkt, weil es mit seiner groBen Masse das
G 043 0,78 0,27 Lot anzieht. Horizontale, aber vor allem vertikal
gerichtete Abweichungen von der durchschnittlichen
Co 0,09 0,25 Erdanziehung werden durch Masseninhomogenitaten
p 0,12 0,37 im Untergrund erzeugt. Diese Kérper, die dichter oder
3 Festigkeit b Festigkeit
0 0
sprod . )
sprod-duktiler
Ubergang o
172}
dukdil e
sp[éd-duktiler 7777777777 - - - -Moho
Ubergang sprod-duktiler 3
Ubergang
50+ 50 -
duktil duktil
i) [
= = = =
£ g £ g
Q2 L
2 o
IS S
100t - mmm s N Yo g0 SR Mo
Asthenosphare Asthenosphare

B Abb.9.15 Vergleich der Scherfestigkeit der ozeanischen (a) und der kontinentalen (b) Lithosphére. Die kontinentale Kruste
ist vor allem aus Feldspat und Quarz zusammengesetzt (B Tab. 1.1). Quarz verliert oberhalb einer Temperatur von 300-400 °C,
Feldspat oberhalb von 500 °C seine Scherfestigkeit (vgl. @ Abb. 11.15). Daher reagiert die kontinentale Kruste auf langsamen
Zug oder Druck im oberen Teil mit Sprodbruch und im unteren Teil mit duktilem FlieBen. Aus diesem Grunde kénnen in der
kontinentalen Unterkruste keine Spannungen aufgebaut werden, die zur Bildung von Erdbeben fiihren. Auf rasche Deformation
reagiert aber auch das Gestein der Unterkruste elastisch, daher kann sie von seismischen Wellen durchlaufen werden. Der obere
Mantel setzt sich vorwiegend aus Olivin und Pyroxen zusammen, die ihre Scherfestigkeit erst bei 800-900 °C verlieren, daher
steigt die Scherfestigkeit der kontinentalen Lithosphare unterhalb der Moho zunéchst wieder an (Bildrechte: nach Molnar 1988)
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weniger dicht als ihre Umgebung sind, und die damit
verbundenen gravitativen Effekte konnen relativ klein
und oberfléchennah sein (B Abb. 9.16), den gesamten
Krustenaufbau betreffen oder ihre Ursache tief im
Mantel haben. Zum Beispiel haben Modellrechnungen
ergeben, dass im Zuge der Mantelkonvektion (» Kap. 10)
aufsteigendes hei3es Material zu einem grofraumigen
Anstieg der Schwere fiihrt, umgekehrt absteigendes
Mantelmaterial ein Schweretief erzeugt.

Die Schweredifferenzen zwischen verschiedenen Orten
eines Gebietes werden mit einer hochprazisen Federwaage
gemessen. Bei der Berechnung der Schwereanomalien
mussen einige Korrekturen durchgefiihrt werden.
Ausschlaggebend fiir die Berechnung der lokalen und
regionalen Schwerefeldanomalien ist die Kenntnis

der Form der Erde und ihres globalen Schwerefeldes.

Die Oberfldche eines Referenzellipsoids stellt die

Aquipotenzialfliche des theoretischen Schwerefeldes dar,
welches von einem symmetrischen ellipsoiden Erdmodell
erzeugt wird, der Form eines rotierenden Wassertropfens
vergleichbar. Schweremessungen an Land, auf See und die
Satellitenmessungen der letzten 30 Jahre zeigen, dass es
groBraumige Abweichungen von diesem Referenzellipsoid
von bis zu 100 m gibt. Das Geoid ist ein Modell der
Erdform, bei dem diese Abweichungen Beriicksichtigung
finden (B Abb. 9.17). Im Gegensatz zu der starren
Landoberflache ist die Meeresoberflache in der Lage,
diese Oberflache, im Wettstreit mit anderen Faktoren wie
Gezeiten und Strémungen, nachzuzeichnen. Im Indischen
Ozean z. B. ist das Geoid und damit der Meeresspiegel

um fast 100 m eingedellt. Ein Schiff fahrt dort bei der
Durchquerung der Geoidanomalie 100 m herunter und
wieder hinauf, ohne Arbeit relativ zum Schwerefeld zu
leisten.

mgal

O,
Knesebeclj

+20

B Abb.9.16 Schwereanomalie des Salzstocks Vorhop, Osthannover; links Isanomalenkarte (Linien gleicher
Schwere) und Grundriss des Salzstocks (punktiert); (1 gal = 0,01 m s2, benannt nach Galileo Galilei); rechts:
geologisches Profil des Salzstocks und seiner Umgebung, dartiber das Schwereprofil gemessen (durchgezogene
Linie) und berechnet (gestrichelt): Das leichte Steinsalz (B Tab. 9.2) nahe der Erdoberfléache verursacht eine negative
Schwereanomalie (Bildrechte: Messungen - Prakla Seismos, Auswertung - Preussag, Gew. Elwerath, aus Zeil 1990)
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B Abb.9.17 Die Meeresoberflache entspricht als Gleichgewichtsfldche in erster Ndherung dem Geoid. Die
durch Masseninhomogenitaten im Erdinnern verursachten ,Beulen” der Meeresoberflache betragen bis zu 100 m
(hier stark Giberhoht dargestellt; s. auch » Kasten 15.1). Auf den Kontinenten wird das Geoid aus terrestrischer
Gravimetrie abgeleitet und bildet die Bezugsflache fiir die topografischen Hohen. Das globale Geoidmodell ist am
GeoForschungsZentrum, Potsdam (Projekt ERS-1/2 (D-PAF, Oberpfaffenhofen)), aus Satellitenbahnbeobachtungen,
terrestrischer Gravimetrie und Altimetermessdaten des Europdischen Fernerkundungssatelliten ERS-1 abgeleitet

worden

Die kontinentale Kruste ist in einen oberen sproden
Bereich und einen unteren duktilen Bereich geglie-
dert. In Tiefen unterhalb 10-20 km herrschen
Driicke und Temperaturen, bei denen die wich-
tigsten Minerale der kontinentalen Kruste, Quarz
und Feldspat (B Tab. 1.1), unter tektonischem Stress
nicht mehr sprod deformieren (8 Abb.9.15). Viel-
mehr wird der Stress hier durch Kriechen an Kristall-
grenzen und durch Umkristallisation umgesetzt. Fiir
Quarz findet der Ubergang bei 300-400 °C, fiir Feld-
spat oberhalb von 500 °C statt. In tektonisch aktiven
Gebieten (Krustenabschnitte, in denen Bewegun-
gen stattfinden), wird das Gestein unterhalb dieses
sprod-duktilen Ubergangs (,brittle-ductile transi-
tion’) plastisch deformiert und bildet ein Flief3gefiige

aus. In Krustenabschnitten mit erhéhtem Warme-
fluss und grofier Fluidkonzentration liegt der sprod-
duktile Ubergang in geringerer Tiefe als in Gebieten
mit normalem Wirmefluss. Daraus ergibt sich, dass
z. B. in magmatisch-aktiven Zonen die Kruste leich-
ter zu deformieren ist (dazu in » Abschn. 11.1 und
in » Kap. 13 mehr). Zur Erdform und Gravimetrie
siehe » Kasten 9.2.

9.3 Erdmagnetismus

Der Kompass ist in der Geologie zur Orientie-
rung im Gelédnde, aber auch zur Lagebestimmung
von geologischen Fliachen oder Lineamenten (z. B.
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Schichtflachen, Faltenachsen; » Kap. 11) unentbehr-
lich. Das Erdmagnetfeld, welches die Kompassnadel
in Nord-Stud-Richtung ausrichtet, wird durch Kon-
vektion des fliissigen, elektrisch leitfahigen dufleren
Kerns erzeugt (Magnetohydrodynamik). Die Kon-
vektion resultiert in einem Magnetfeld mit dominan-
tem Dipolcharakter (80 %). Die Dipolachse ist z. Zt.
um ca. 11 ° gegen die Rotationsachse der Erde geneigt
(B Abb.9.18). Die Erforschung des heutigen Magnet-
feldes, aber auch paldomagnetische Messungen an
Festgestein und Lockersedimenten, sind in den Geo-
wissenschaften von grofier Bedeutung.

Wenn Lava erstarrt und abkiihlt, nimmt sie
einen remanenten (bleibenden) Magnetismus in
Richtung des lokal herrschenden Erdmagnetfeldes
an. Er wird vor allem von dem ferromagnetischen
Mineral Magnetit (Fe,O,) erzeugt. Diese thermore-
manente Magnetisierung wird beim Unterschreiten
der Curie-Temperatur erworben (fiir Magnetit 580
°C). Messungen der remanenten Magnetisierung an
orientiert genommenen Proben von élteren Vulka-
niten, aber auch von Sedimenten, haben ergeben,
dass das Magnetfeld sich im Verlauf der Erdge-
schichte vielfach umgekehrt hat. Die Polumkehr voll-
zieht sich in wenigen tausend Jahren, vermutlich als
Folge von magnetohydrodynamischer Instabilitét im
Kern. Wihrend dieser Umkehrungsphase wird das

B Abb.9.18 Geografischer und
magnetischer Pol weichen z. Zt. um ca.
11° voneinander ab (Deklination). Der
Verlauf der Magnetfeldlinien des im
dufleren Kern erzeugten Magnetfeldes
entspricht in erster Ndherung dem
eines grof3en ins Erdinnere gedachten
Dipolmagneten. Der Eintauchwinkel
der Feldlinien in die Erdoberflache
wird als Inklination bezeichnet

Magnetfeld schwicher und die Pole ziehen auf irre-
guldren Pfaden tiber den Globus (8 Abb.9.19).

Richtung und Starke des Magnetfeldes an der
Erdoberfldche dndern sich von Ort zu Ort. Neben
dieser riumlichen Anderung ist auch eine zeitliche
(sakulare) Variation des Magnetfeldes zu beobach-
ten. Die Hauptursache sowohl fiir die raumliche als
auch fir die zeitliche Variation des Magnetfeldes
liegt in der genannten Kernkonvektion. Der Son-
nenwind deformiert das Erdmagnetfeld und bewirkt
seine Tagesvariation. Die horizontale Abweichung
der magnetischen von der geografischen Nordrich-
tung an einem bestimmten Punkt wird als Deklina-
tion bezeichnet. Sie setzt sich zusammen aus der
Abweichung der Dipolachse von der Rotations-
achse und aus regionalen Abweichungen des Mag-
netfeldes, die wiederum durch die Kernkonvek-
tion und untergeordnet durch grofie magnetische
Korper im Untergrund hervorgerufen werden. Am
magnetischen Aquator verlaufen die Magnetfeld-
linien parallel zur Erdoberfliche. Je ndher man zu
einem der beiden magnetischen Pole kommt, desto
steiler tauchen die Magnetfeldlinien in die Erde ein
(8 Abb.9.18). Dieses als Inklination bezeichnete Ein-
fallen wird wie die Deklination von der Kernkon-
vektion und von lokalen Anomalien im Untergrund
bestimmt.

Rotations- magnetische
achse|

Achse
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B Abb.9.19 Paldomagnetische a

211

Untersuchungen an marinen
Sedimenten aus zwei Bohrungen in
der Sulu- (769A) und der Celebessee
(7678, Ocean Drilling Program); g
(a) Breitengrad des virtuellen
geomagnetischen Pols (VGP) im
Ubergangsbereich von der Matuyama- i
zur Brunhes-Chrone (8 Abb. 9.21); B
(b) Die relative Intensitat
der natiirlichen remanenten
Magnetisierung (NRM, in den i
marinen Sedimenten i. w. durch
friihdiagenetische Mineralbildung
erworben) nimmt wahrend der
Umpolung stark ab. Da unser i
Magnetfeld einen Teil der kosmischen 1
Strahlung abschirmt, ist bei einer
zukiinftigen Umpolung mit einer
erhohten Strahlungsbelastung zu g
rechnen (Bildrechte: vereinfacht nach b
Oda et al. 2000)

Alter (ka)

790

|1 ~sBohrung 767B L i L
~Bohrung 769A L | L

790

Anhand von paldomagnetischen Analysen
(Inklination und Deklination) von alten Laven und
Sedimenten ldsst sich die Paldopollage der Litho-
sphérenplatte, auf der die Lava ausgeflossen ist, fiir
den Zeitpunkt der Eruption berechnen. Die zeit-
liche Abfolge von Paldopollagen, ermittelt durch
die Analyse verschieden alter Gesteine, ergibt eine
scheinbare Polwanderungskurve. Beispielsweise
war India bis in die Unterkreide Teil des Grofikonti-
nents Gondwana. Vor ca. 120 Maloste sich India von
Gondwana und driftete nach Norden. Dies ist durch
scheinbare Polwanderkurven belegt (> Abschn. 14.1).

Das Magnetfeld an einem Ort ist die Vektor-
summe aus der induzierten Magnetisierung und
der remanenten Magnetisierung der Gesteine in
dem Gebiet. Die Stirke der induzierten Magneti-
sierung, die parallel zum Erdmagnetfeld ausgerich-
tet ist, hiangt von der magnetischen Suszeptibilitat
(»Empfianglichkeit®) der Gesteine ab. Grob gesagt
korreliert die Suszeptibilitit mit dem Anteil an Mag-
netitim Gestein. Die Totalintensitat des Magnetfel-
des gliedert sich in eine vertikale und eine horizon-
tale Komponente. Mit Magnetometern am Boden,

T T T 1 T T
-90 -60 -30 0 30 60 90 1 10
VGP Breitengrad

100
Relative Intensitat (NRM)

vom Flugzeug oder Schiff aus lassen sich Anoma-
lien der Totalintensitit oder einer ihrer Kompo-
nenten kartieren, um so Auskunft iiber die Struk-
turen im Untergrund, also iiber die Verteilung von
Gesteinskorpern mit unterschiedlichen magneti-
schen Eigenschaften, zu erhalten (8 Abb. 14.3). Bei-
spielsweise konnen durch eine magnetische Kar-
tierung verdeckte Eisenerzvorkommen aufgespiirt
werden. Die Suszeptibilitat wird direkt an Gesteins-
oder Lockersedimentproben gemessen. Solche Mes-
sungen konnen als stratigrafisches Hilfsmittel ein-
gesetzt werden, z. B. zur Identifikation von magnet-
itreichen Lagen in Sedimentkernen (z. B. vulkanische
Aschen oder Schwermineralseifen).

Unter den Mittelozeanischen Riicken (MOR)
steigen Magmen aus dem Mantel auf. Die Ti-Fe-
Oxide der abkiithlenden magmatischen Produkte
nehmen das lokal herrschende Magnetfeld in seiner
Stirke und Orientierung an. Die neu gebildete ozea-
nische Kruste mit ihrer thermoremanenten Magne-
tisierung wird durch das ,sea floor spreading’ mit
Geschwindigkeiten von 1-16 cm a™! vom Mittel-
ozeanischen Riicken wegbewegt (» Abschn. 10.1).
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Das Erdmagnetfeld hat heute an der Erdoberfld-
che eine Stirke von ca. 30.000 nT am Aquator und
60.000 nT an den Polen (nT - Nanotesla). Ozeanische
Kruste mit normaler Polaritdt der Magnetisierung
erhoht die Feldstarke lokal um bis zu 500 nT, Mee-
resboden mit reverser, d. h. umgekehrter Polaritat

150

100 50 0 50

erniedrigt die lokale Feldstarke entsprechend. Die
durch die unterschiedlich gepolten Krustenstreifen
verursachte Schwankung der Feldstarke kann von
Schiffen aus mit Magnetometern registriert werden
(8 Abb. 9.20). Die Breite dieser streifenformigen
magnetischen Anomalien wird bestimmt von der

100 150 km

Grénland

—>» 1cma

] 1000 nT
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B Abb.9.20 Variation der magnetischen Feldstérke des Meeresbodens beiderseits des Reykjanes-Riickens stidlich von Island
(zur Position vgl. B8 Abb. 10.1). Bereiche mit positiver Anomalie sind schwarz eingezeichnet. Die Magmatite dieser Bereiche
sind in Zeiten mit normaler Polaritat des Erdmagnetfeldes entstanden. Unten sind die Schwankungen der Feldstérke entlang
von drei Profilen tiber den Mittelozeanischen Riicken hinweg und ein theoretisches Krustenprofil dargestellt. Ganz unten

ist die Korrelation mit der Zeitskala der magnetischen Umpolungen gezeigt (8 Abb. 9.21). Die auffdllige Spiegelsymmetrie

der magnetischen Streifung beiderseits des Mittelozeanischen Riickens, die hier und an vielen anderen Abschnitten der
Mittelozeanischen Riicken beobachtet wurde, war ein entscheidender Beweis fiir das ,sea floor spreading’. Die unregelmaBigen
Umrisse der magnetischen Streifen haben ihre Ursache in der komplexen rdumlichen und zeitlichen Anordnung der
magmatischen und hydrothermalen Prozesse am Mittelozeanischen Riicken (Bildrechte: nach Strohbach 1991)
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Zeitdauer der betreffenden magnetischen Polaritat
und der Spreizungsgeschwindigkeit des betreffenden
Mittelozeanischen Riickens. Die ozeanische Kruste
hat die Entwicklung des Erdmagnetfeldes seit dem
Jura gewissermaflen wie ein Magnetbandrekorder
aufgezeichnet (B Abb.9.21).
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10.1 Das Mosaik der Platten

Eine Fille z. T. voneinander unabhéngiger Messun-
gen und Beobachtungen haben dazu beigetragen,
dass die Theorie der Plattentektonik inzwischen als
eine solide Grundlage unserer Wissenschaft ange-
sehen wird (» Kasten 10.1). Die Oberfliche der Erde
besteht heute aus ca. 20 starren Lithosphirenplatten,
die sich mit unterschiedlichen Geschwindigkeiten
relativ zueinander bewegen (8 Abb. 10.1 und 10.2).
Einige Platten, wie z. B. die Pazifische Platte, bestehen
i. W. nur aus ozeanischer Lithosphire, andere, wie
z. B. die Sidamerikanische Platte, bestehen aus kon-
tinentaler und ozeanischer Lithosphére.
Geometrisch gesehen sind die Platten Sphéren-
fragmente, die sich auf einer Kugel bewegen. Inner-
halb grofler Platten ergeben sich daher erhebliche
Unterschiede der Driftgeschwindigkeit. Die Pazi-
fische Platte z. B. hat, relativ zum Erdinnern, ihr
Bewegungsmaximum von ca. 11 cma’! entlang einer
SO-NW verlaufenden Zone, die vom Gebiet west-
lich der Osterinseln zum Gebiet 6stlich der Maria-
nen reicht. Beiderseits dieser Zone, also in nordost-
licher und siidwestlicher Richtung, nehmen die abso-
luten Driftgeschwindigkeiten der Pazifischen Platte
bis auf 6 cm a’! in den Gebieten siidlich von Alaska
und siidlich von Neuseeland ab (8 Abb. 10.1).
Es gibt drei Typen von Plattengrenzen
(» Abschn. 10.2 bis 10.4):
divergente Plattengrenzen, an denen sich die
Platten voneinander entfernen und an denen
neue ozeanische Lithosphére entsteht (Mittel-
ozeanische Riicken = MOR),
konvergente Plattengrenzen, an denen eine
Platte unter die andere abtaucht, um im Mantel
yrecycled zu werden (Subduktionszonen) und
Transformplattengrenzen, an denen die
Platten aneinander entlanggleiten (8 Abb. 10.1).

Der Punkt, an dem drei Platten aneinandergren-
zen, wird als Triple junction bezeichnet. An einer
Triple junction konnen Plattengrenzen eines Typs,
wie z. B. an der Galapagos-Triple-junction (MOR-
MOR-MOR, 8 Abb. 10.1), beteiligt sein. Triple junc-
tions konnen aber auch aus unterschiedlichen Plat-
tengrenzen bestehen (z. B. bei den Azoren: MOR-
MOR-Transform, vgl. auch 8 Abb. 10.19).

Der wichtigste Motor der Plattentektonik ist die
Mantelkonvektion. Der Erdmantel kann unter den
gegebenen Druck- und Temperaturbedingungen
mit ca. 10-20 cm a”! flieen. Man nimmt an, dass
der Mantel bestrebt ist, die Temperaturdifferenz
zwischen Kern und Erdoberfliche (vgl. @ Abb.9.11)
durch Konvektion auszugleichen - vergleichbar
dem auf- und absteigenden Wasser in einem Koch-
topf. Die abtauchenden Aste der Konvektion sind
durch die Subduktionszonen klar markiert. Seis-
misch-tomografische Untersuchungen des Mantels
zeigen, dass die subduzierte Lithosphire bis an die
Mantel-Kern-Grenze herabsinken kann. Die auf-
steigenden Aste sind zum einen die Zonen unter
den divergenten Plattengrenzen (MOR) und zum
anderen die Manteldiapire (;mantle plumes‘). Man
stellt sich Manteldiapire als vertikale, schlauch-
féormige Zonen von einigen hundert Kilometern
Durchmesser vor, in denen heifies Mantelmaterial
aus dem tieferen Mantel bzw. von der Mantel-Kern-
Grenze nach oben steigt (s. a. @ Abb. 1.5). Viele Vul-
kanzentren fernab der Plattengrenzen, wie z. B.
Hawaii, aber auch am MOR (z. B. Island, Azoren),
sind als Hot Spots tiber Manteldiapiren entstanden
(8 Abb. 10.3). Die Asthenosphire fliet von den
Mittelozeanischen Riicken seitlich und von den
Manteldiapiren radialstrahlig (sternférmig) weg.
Die Mantelkonvektion verlduft also nicht in einfa-
chen Walzen, sondern diirfte 6rtlich recht komplexe
Strukturen aufweisen.



G661 '[B 19 UBWIQ UBA YdBU 9)1B|d USYDSI[eIISNY ISP pun uaydsipu]
19p UBYISIMZ (39Yd1i3sab) auozzuaibuane|d {(Us||anD U3ISPUE pun 066 | J9|MO UdeU :21yda.p|ig) 9118|d USYDISIURYLISWEPION JOP PUn USYISISEINT I9P UBYISIMZ SZUIID) 3)9INULIDA
91p 1I2BW UBLIGISISO Ul 31Ul 9}|ay111sab a1p ‘3|91s96.4ep BIPURIS||OA JYDIU PUIS SIPIY ISP Ul UdZUBIBUDIR|d 310 ('O L "UYISAY <« Ul NZep Jyaw) 1si 1619236 |19] SAIP|e YdSIU0IYd) Jop
INU J31Y 1I9GOM ‘U11IUY$I9Z USBUNIQISWIOJSURL] UDINp PUIS UX2NY USYDSIURSZO[R1UIA 31 }R1UWLIS (£°6 "UYISAY «) SUSPOQSIdd|A Sap buniaiiey aydsiaubew aip yainp pjaiipul
pun uabunssawisbunuidjIUT 33ZINISIBUB||DILS YdINP P3P UIPINM UNRYBIpUIMydSaBAIIe[aY 31 "UulduuIpI] WNz Al3e|al (]a1ds1ag uld s|e) ae|d uaydsijized Jop bunbamadgin|osqy

19p Besyag pun Bunyydly :3|1a)d 9z1emyds ! e wd Ul abesyagsbunbamag puis us|yez ‘ue bunyyousbunbamagane(ay aip usabiaz |19)d SUSHO ‘Ue UOINPANS Jap BuNIydIY 31p
uab19z JIapueIUSe|d UIUIBISAUOY JaP HUe|IUS dUYRZ USZIeMUDS JIP ‘USZURIHBSBUNIQISWIOJSURI] PUN USIUSBISAUOY ‘USIUSBIAIP JIW USIe|d USISBbiydIM 3Iq

L'oLqqv @
~
N T~ T
ve-udslize
W&%W\ g o ‘Q\
&«&Vx \.w \e
o %
5/ 3
// A\ N\~ o \
< &4 ; 2 7
S8
A b R
3 ./R ol .omunﬂ__"_o_m
73 .
Mo@»./ AH D 5 auury 6 Qe\O\
5 & uonoun( ajduy g g > -ebuoy S
m g Y =Alpu| ey = ¢—
) T 3 =
£y ﬂ %\V@—. USNONY-14OSPIS
22 3L1vd W
\ \ S~ ! uoyoun ajduy ‘
“ Y [ FHOSINVMINAY : : sodeee 3LV 31w
mr.%mﬁz_ 2 3HOSId1Zvd u. NINIdITIH o
Sy \@ \ 3 SP
/ F N / wr_o:u::_m_n:._. A_._m._mmwﬂm.mmwﬂmuv 5 o/..b
_ / -OUID0PUSIA e > a
$m P 22— 5 3LLvid /" 3Livd oL .‘ﬁ\
W : \P ! Z~=uonount JHOSINVMINANY 47 vonA (
3 w b 20 = quON 47 3anvor R
2 2
O
&"
311Vid f 311v1d
c
3 JHOSISVdIN3 ﬂ& 7 JHOSISvYdN3
|.._,m !
s A —est” /
o /
.a ad
S Ve
= Qe @U /
wv
©
o
S




Kapitel 10 - Globale Plattentektonik

218

(edudWY Jo A331206 |eDI6OJOWSIDS Jap BunbIwyauaDn ‘|punal) W ‘696 | uewiod

13 IbueZRIRg SNE :93Yd3IP|Ig) JOA UOI}ISO4-Ud1IR|d-BJIU| Ul USGRGPI] YdNe Jage WNei|a7 Wap Ul uswey| s3 “uaianbjiew nb uszuaibualie|d aip apiayuagaqpid aip ssep 1619z 1'0L 'qqy @

nz Y1963/ 19 'J913 W 00/ PuUNn 0 UdYdsIMz usbe| uaijuazodAH a1g ‘uspInm 1duUydIazabine /961 Pun 196 | USYdSIMZ 3lp ‘uaijuazidauagaqpii 000°0€ UOA MY  Z'0L'qqy @

M
R
2
o

L -

T

ooF-  OF-  0ET-  CET-  owR-  05T-  DE- OfT- 0BT T 08T 061 eT CET 0BT ONT 0T 06
T T T T T

o ey T

aloiianaaaalaass s auay

o
-



10.1 - Das Mosaik der Platten

219

Kasten 10.1 Von Abraham Gottlob Werner zu Harry Hess: Vom Neptunismus zur Plattentektonik

Die Geowissenschaften haben in den letzten 200 Jahren
eine stlirmische Entwicklung erlebt, die von einer

Kette fundamentaler Auseinandersetzungen gepragt

war. Die auf Aristoteles zurlickgehenden Neptunisten,
deren dogmatischster Vertreter am Ende des 18. Jhdts.
Abraham Gottlob Werner war, gingen davon aus, dass alle
Gesteine, also auch die Magmatite, Ablagerungen eines
Urozeans seien. Bereits zu Lebzeiten Werners vertraten die
Plutonisten, wie z. B. James Hutton, die Auffassung, dass
die Magmatite aus einer Schmelze entstehen, welche aus
dem Erdinnern stammt. Die Plutonisten setzten sich in der
ersten Halfte des 19. Jhdts. durch. Das Jahrhundert war
dartber hinaus von groen Fortschritten in der Stratigrafie
(vgl. @ Abb. 1.6, » Abschn. 7.4) und der Paldontologie
gekennzeichnet, wobei der Streit um die DARWINsche
Evolutionstheorie eine zentrale Rolle spielte.

Die Erforschung der alten und jungen Gebirge zeigte
deutlich, dass bestimmte Zonen der Erdoberfléche eine
grof3e Mobilitat besitzen bzw. besaBen. Man erkannte,
dass in diesen Zonen machtige Sedimentstapel in rasch
absinkenden Becken akkumulierten und dass seitliche
Einengung zu Faltung und Uberschiebung fiihrte.
Paldontologen stellten zwischen vielen alteren Faunen
und Floren von weit auseinanderliegenden Kontinenten
groBe Ubereinstimmung fest, die man zunéchst durch

die Existenz von tempordren Landbriicken zu erklaren
versuchte. Die erste Halfte des 20. Jahrhunderts war die
Arena fur die Auseinandersetzung zwischen den Fixisten
und den Mobilisten. Die Fixisten vertraten die Auffassung,
dass die Kruste i. W. nur vertikale Bewegungen vollfiihrt.
Um die genannten Beobachtungen in einer globalen
Theorie zu vereinen, wurden u. a. Veranderungen des
Erddurchmessers postuliert. Einige Fixisten vertraten eine
Expansion der Erde (was die Landbriicken tGberfliissig
machen wiirde), andere gingen von einer Kontraktion aus
(was die seitliche Einengung der Gebirge erklaren wiirde).
Der prominenteste Verfechter des Fixismus war Hans
Stille. Seine umfassenden Modelle zur Beckenentwicklung
und Gebirgsbildung dominierten die Forschung und
Lehre bis in die 70er-Jahre des 20. Jh. Unter anderem
wurde seine Klassifikation von Ablagerungsraumen in
Eugeosynklinalen (mit groen Sedimentmachtigkeiten
und Vulkanismus) und Miogeosynklinalen (geringe
Sedimentmachtigkeit und ohne Vulkanismus) sowie

die Einteilung des Magmatismus nach seiner zeitlichen
Stellung zu groBen Gebirgsbildungen in initial,
synorogen, subsequent und final vielfach verwendet. In
das heute giiltige Modell der Plattentektonik haben diese
fixistischen Modelle und ihre Begriffe keinen Eingang
gefunden.

1912 trug Alfred Wegener erstmals seine Theorie von
der Kontinentaldrift vor, die i. W. auf Uberlegungen
zur Verteilung von permokarbonen Floren- und
Faunenprovinzen und zu den zueinanderpassenden
Umrissen der Kontinente basierte. Dieses mobilistische
Modell, das vor allem von lateralen Bewegungen auf
der Erde ausging, hatte bis in die 60er-Jahre hinein

nur wenige Anhanger. Den Fixisten fiel es nicht

schwer, Wegeners Vorstellung, dass ,die Kontinente
durch die ozeanische Kruste pfliigen”, als physikalisch
unhaltbar hinzustellen. Erst die Seismologie

(» Kasten 9.1), die Geomagnetik (» Abschn. 9.3)

und andere geophysikalische Untersuchungen
besonders der Ozeangebiete lieferten in der Mitte

des 20. Jahrhunderts die entscheidenden Daten

fur die Formulierung der Theorie der globalen
Plattentektonik. K. Wadati und H. Benioff entdeckten,
dass rund um den Pazifik viele Erdbebenherde auf einer
schrdag abtauchenden Flache, den Subduktionszonen,
angeordnet sind. Mithilfe von Magnetmessungen vom
Schiff aus zeichneten 1961 A. D. Raff und R.G. Mason

im Ostpazifik ein Streifenmuster der magnetischen
Anomalien der ozeanischen Kruste auf, die durch
Zonen mit normaler und reverser Polaritat verursacht
werden (B Abb. 9.20). Als Initialziindung fiir den
Siegeszug der Plattentektonik wird allgemein die von
dem Paldgomagnetiker Harry Hess 1962 publizierte
Arbeit ,History of ocean basins” bezeichnet. Die
Vorarbeiten vereinend nahm er an, dass unter

den Mittelozeanischen Riicken Mantelmaterial
aufsteigt und zu beiden Seiten wegstromt (,sea floor
spreading’, R. S. Dietz 1961). Entlang der Rander

des Pazifiks wird ozeanische Lithosphare wieder
verschluckt (subduziert). Die Kontinente bewegen

sich wie Fl6Be passiv auf dem Mantel. Das Modell

von Hess aufgreifend, boten Vine & Matthews (1963)
eine Erklarung fiir die magnetische Streifung des
Meeresbodens an: Die am mittelozeanischen Riicken
(MOR) entstehende basaltische Kruste nimmt bei der
Abkiihlung die jeweilige Polaritat des Erdmagnetfeldes
an. Durch das ,sea floor spreading’ driftet die
magnetisierte Kruste zu beiden Seiten vom MOR weg
(B Abb. 9.20). Es folgten weitere bahnbrechende
Arbeiten in rascher Folge und seit den 70er-Jahren
prazise Satellitendaten der Erdschwere und -oberflache,
die das Modell der Plattentektonik zementieren und
abrunden. Mit der globalen Plattentektonik haben die
Geowissenschaften erstmals ein Dach geschaffen, unter
dem die verschiedenen Teildisziplinen zu gemeinsamen
Forschungsvorhaben zusammenkommen.
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B Abb.10.3 Manteldiapire (mantle plumes’) sind langlebige (100-200 Ma), schlauchférmige Zonen, in denen heiles
Mantelmaterial aufsteigt. Da die Manteldiapire tief im Erdmantel wurzeln, wird ihre Position relativ zum Erdinnern als fest
angenommen. Der Aufstieg des heiRen Mantelmaterials fiihrt zur Bildung von Magmen unter und in der Lithosphére (mehr
dazu in » Abschn. 12.1). Es entsteht ein magmatisch aktives und durch die Aufheizung der Lithosphére herausgehobenes
Gebiet, welches als Hot Spot bezeichnet wird (vgl. 8 Abb. 9.13). Die Karte zeigt die Position der wichtigsten Hot Spots der
jungsten Erdgeschichte. Bewegt sich eine Platte tiber einen Manteldiapir hinweg, entstehen Vulkanketten wie der Hawaii-
Emperor-Riicken. Z. Zt. bewegt sich die Pazifische Platte in nordwestliche Richtung, der Manteldiapir und die aktiven Vulkane
von Hawaii befinden sich entsprechend am SO-Ende dieser Kette. Nach NW erlischt die vulkanische Aktivitat und die Vulkane
sinken aufgrund der Abkiihlung der Lithosphére langsam unter den Meeresspiegel. Der Knick im Hawaii-Emperor-Riicken
entstand durch eine Anderung der Driftrichtung der Pazifischen Platte vor ca. 40 Ma von N nach NW. Der siidatlantische
Rucken blieb seit seiner Bildung relativ ortsfest Giber dem Tristan-da-Cunha-Manteldiapir. Dessen vulkanische Produkte
werden daher am Mittelozeanischen Riicken sténdig in zwei Teile geteilt und mit der Afrikanischen Platte nach O und mit
der Stidamerikanischen Platte nach W verdriftet (Bildrechte: nach Skinner & Potter 1992, mit freundl. Genehmigung von Wiley

+ Sons)

Die Bewegungsrichtung und Geschwindigkeit
einer auf der Asthenosphire schwimmenden Litho-
spharenplatte resultiert aus dem Zusammenspiel
verschiedener Krifte, deren Bedeutung weiterhin
kontrovers diskutiert wird. Neben der an der Platten-
unterseite angreifenden Mantelkonvektion spielen
das gravitative Herabgleiten der Lithosphire vom
MOR weg (,ridge push®), das Absinken der schwe-
ren ozeanischen Lithosphire in den Subduktions-
zonen (,slab pull‘) sowie die Reibungskrifte an den
Transformgrenzen eine Rolle. Ozeanische Litho-
sphidre wird in Subduktionszonen problemlos kon-
sumiert, wenn die Subduktion erst einmal in Gang
gekommen ist. Grof8ere Vulkankomplexe oder gar
Stiicke kontinentaler Kruste lassen sich aufgrund
ihrer geringen Dichte nicht so einfach subduzieren.

Werden solche Hindernisse mit der abtauchenden
Platte an einen konvergenten Plattenrand herange-
fihrt, kann dies zu einer Modifikation der Bewe-
gungsrichtungen und Geschwindigkeiten der betei-
ligten Platten bis hin zu einem Ende der Konvergenz
fithren (» Abschn.10.3).

Wie bereits erldutert gelangt Warme mit der
heifSen Asthenosphire an den MOR, an kontinenta-
len Riftzonen und in den Manteldiapiren nach oben.
Kalte, dichte Lithosphire sinkt an den Subduktions-
zonen nach innen. Die Hauptwéirmequelle der Erde
ist, neben der Anfangswéirme durch die Akkretion
von Planetesimalen bei der Erdentstehung, vor allem
die durch den Zerfall radioaktiver Elemente freiwer-
dende Wirme (» Abschn.9.2). Untergeordnet spielen
andere Komponenten, wie die Sonneneinstrahlung
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und die Reibungswirme durch Lithosphdrenbewe-
gungen oder Gezeiten, eine Rolle. Im Archaikum
dirfte die Erde warmer gewesen sein. Man schitzt,
dass allein die Warmeproduktion durch den radio-
aktiven Zerfall 2,5- bis 3-mal hoher war als heute.
Daher war die Lithosphére moglicherweise zu heifs
und zu leicht, um subduziert werden zu kénnen.
Somit ist anzunehmen, dass wahrend der frithen
Erdgeschichte die Konvektion und die Lithosphi-
rentektonik von der modernen Plattentektonik stark
abwichen (» Abschn. 14.3). Andererseits nimmt die
Wirmeproduktion der Erde langsam ab, weil die
Menge an radioaktiven Isotopen abnimmt. Irgend-
wann, in einigen Milliarden Jahren, wird die Erde zu
kalt und der Mantel zu starr sein, um die Plattentek-
tonik aufrechtzuerhalten. Somit ist die Plattentekto-
nik eine Episode in der Entwicklung der Erde, welche
allerdings fiir ihre heutige Gestalt entscheidend ist.

10.2 Divergente Plattenrander

Wenn ozeanische oder kontinentale Lithosphére
gedehnt wird, kann sie entlang von Schwichezonen
aufreiflen. Halt dieser Vorgang lange genug an, kann
sich zwischen den auseinanderdriftenden Plattenstii-
cken neue ozeanische Lithosphire bilden. Zunéchst
stellen wir die Prozesse der kontinentalen Dehnung
VOr.

10.2.1 Kontinentales Rifting

Wie jedes Material, welches unter Zugspannung
gerit, kann kontinentale Lithosphére entlang einer
Schwichezone aufreifien. Es gibt zwei Moglichkeiten
fiir die Anlage solch einer Schwichezone:
Eine existierende alte Schwichezone, z. B. eine
im Prikambrium angelegte Storungszone,
wird durch Dehnung reaktiviert. Da durch die
Dehnung die Lithosphire diinner wird, stromt
Asthenosphidrenmaterial nach.
Eine Gruppe von Manteldiapiren brennt sich
von unten in die kontinentale Lithosphdre ein.

In beiden Fillen hebt sich durch den Wirmeein-
trag aus dem Mantel die sprod-duktil-Grenze in der
Kruste an, was die Reif’festigkeit der Platte herabsetzt
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(8 Abb. 9.15). Im ersten Fall verhilt sich die Asthe-
nosphare passiv (passives Rifting). Wenn im zweiten
Fall die Platte in dem erwdrmten Bereich unter
Dehnung steht, wird sie entlang der durch Man-
telwdrme erzeugten Schwichezone reiflen (aktives
Rifting).

Wie geht nun die Dehnung kontinentaler Litho-
sphére vonstatten? Brian Wernicke hat 1981 pos-
tuliert, dass die tektonischen Strukturen, welche in
grofen kontinentalen Dehnungszonen anzutreffen
sind, durch einfache Scherung entlang einer grof3en
Hauptabschiebung entstehen, die schrag durch die
gesamte Lithosphire zieht (8 Abb. 10.4b). Gravime-
trische und seismische Daten von aktiven Riftzo-
nen lassen das neuere Modell einer Einschniirung
der Lithosphare (,lithospheric necking‘) von Hank
Kooi & Sierd Cloetingh (1992) realistischer erschei-
nen (8 Abb. 10.4a, vgl. auch mit @ Abb.9.15). Hierbei
wird die duktile untere Kruste und der obere Mantel
durch reine Scherung wie ein Gummiband auseinan-
dergezogen und die sprode obere Kruste dariiber in
einzelne Schollen zerlegt (reine und einfache Sche-
rung werden in » Abschn. 11.1 erklart).

Kontinentale Lithosphire reagiert auf Dehnung
nicht immer in gleicher Weise. Rifting in alten

a Reine Scherung
§pr6d-dukti|-
=— Ubergang

Kruste =

e

b Einfache Scherung

~~— oberer Mantel

Asthenosphare

<:

B Abb.10.4 ZweiEndglieder der Modellvorstellungen zur
Dehnung kontinentaler Lithosphére, (a) Dehnung durch reine
Scherung, sprode und duktile Deformation sind gleichméaBig
tiber die Dehnungszone verteilt, (b) Dehnung durch einfache
Scherung; eine groBBe Abschiebung zieht schrdag durch die
gesamte Lithosphare: Die Verteilung von sproder und duktiler
Deformation innerhalb der Dehnungszone ist asymmetrisch
(Bildrechte: nach Watts in Brown et al. 1992)
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stabilen Kratonen fiihrt zu Ausbildung von relativ
engen Grabensystemen, die von hohen Graben-
schultern begrenzt sind (8 Abb. 10.6). Das Beispiel
des Roten Meeres zeigt, dass anhaltendes Rifting in
geologisch kurzer Zeit zum volligen Auseinanderrei-
len alter kontinentaler Lithosphére und zur Anlage
ozeanischer Lithosphire dazwischen fithren kann.
Demgegentiber werden fiir einige kontinentale Deh-
nungszonen, in denen die Lithosphére zuvor durch
Orogenese verdickt und aufgeheizt war, grof3e Deh-
nungsbetrige angenommen, ohne dass dort ozea-
nische Lithosphére entstanden wire (zum Begriff
»Orogenese“ mehr in » Abschn. 11.1 und 14.1). Fir
die Basin-and-Range-Provinz im SW der USA z. B.
sind Dehnungsbetrige von bis zu 400 % postuliert

B Abb.10.5 Die GroBstrukturen
des kdnozoischen Ostafrika-

worden (ein urspriinglich 100 km breites Platten-
stiick ist nach der Dehnung 500 km breit und natir-
lich entsprechend diinner). Dennoch hat die Litho-
sphdre in dem Basin-and-Range-Gebiet ihren kon-
tinentalen Charakter nicht verloren.

Bis in die Jurazeit hinein war Stidamerika mit
Afrika vereint. Dann begann der Superkontinent
Gondwana auseinanderzubrechen und es entstand
zunichst eine Riftzone, wie sie heute in Ostafrika
aktivist (B Abb.10.5 und 10.6, vgl. auch @ Abb. 14.5).
Diese kontinentalen Riftzonen sind gewisserma-
Ben als das Embryonalstadium eines divergen-
ten Plattenrandes anzusehen. Im Falle des Atlan-
tiks war das Rifting ,erfolgreich“ und es entstand
eine neue divergente Plattengrenze. Zwischen den

Riftsystems; unten links eine Skizze
der plattentektonischen Elemente,
welche mit dem Ostafrika-Riftsystem

verkniipft sind, vgl. @ Abb. 10.1 und 4
10.2 (Bildrechte: verandert nach
Ebinger 1989a)

o°
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auseinanderdriftenden Kontinenten bildete sich (und
bildet sich noch heute) am Mittelatlantischen Riicken
ozeanische Lithosphére. Ob das Ostafrikanische Rift
sich zu einer richtigen Plattengrenze entwickelt oder
im Embryonalstadium stecken bleibt (abgebrochenes
Rift = ,aborted rift‘), werden die nachsten 10-20 Mio.
Jahre zeigen. Aus @ Abb. 10.2 geht hervor, dass die
Ostkiiste Stidamerikas und die Westkiiste Afrikas,
welche ehemals die beiden Schultern einer magma-
tisch und tektonisch aktiven Riftzone waren, heute
tektonisch ruhig sind. Diese Bereiche haben also eine
Entwicklung von einer tektonisch und magmatisch
aktiven Riftzone zu einem passiven Kontinentalrand
vollfithrt, an dem diese Prozesse keine Bedeutung
mehr haben (dazu in » Abschn. 11.2 mehr).
Geophysikalische Untersuchungen und Bohrun-
gen zeigen, dass an einigen passiven Kontinentalran-
dern, wie z. B. vor Norwegen und vor Argentinien,
maéchtige mafische Lavaabfolgen (» Kasten 12.1) Vor-
kommen, die aufgrund ihrer in seismischen Profi-
len erkennbaren meerwirts geneigten Lagerung als
,dipping reflector sequences‘ bezeichnet werden. Sie
entstanden beispielsweise wihrend der Riftphase
der Atlantikoffnung als Flutbasalte in Gebieten, die
iber Manteldiapiren lagen (8 Abb. 12.32). Die meer-
wirtige Neigung der ,dipping reflector sequences’

O Abb.10.6 Modell des Ubergangs
zwischen den l6ffelférmigen

Kivu- und Rusizi-Riftbecken, die

einen Abschnitt des westlichen
Riftsystems in Ostafrika darstellen; zur
Position siehe @ Abb. 10.5; mehr zu
Dehnungsgrdben in » Abschn. 11.1
(Bildrechte: etwas vereinfacht nach
Ebinger 1989b)
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ist in der zur Riftachse zunehmenden Subsidenz
begriindet.

10.2.2 Mittelozeanische Riicken

Wie soeben dargelegt, kann ozeanische Lithosphare
zwischen zwei kontinentalen Lithospharenstiicken
durch fortgesetzte Riftbewegung entstehen. Dies
geschieht seit ca. 5 Ma im Roten Meer und im Golf
von Aden (8 Abb. 10.1 und 10.5). Ein neuer Mittel-
ozeanischer Ricken wird aber auch inmitten von
ozeanischer Lithosphére gebildet, wenn diese durch
eine neue Plattenkonstellation in ein Dehnungsre-
gime gerit. Als Ort der MOR-Neubildung kommen
Schwichezonen in der Platte, wie z. B. Transformsto-
rungen (siehe » Abschn. 10.4) infrage. Die neuan den
MOR entstandene ozeanische Lithosphéire bewegt
sich durch das ,sea floor spreading’ von den Mittel-
ozeanischen Riicken weg und kithlt advektiv, durch
Hydrothermalkreisldufe, und konduktiv, durch War-
meabgabe an die Oberfliche, ab (8 Abb. 10.7; mehr
hierzu in den » Abschn. 12.1 und 12.3). Hierbei
wird sie langsam schwerer. Im Zuge der Abkithlung
sinkt die 1300-°C-Isotherme langsam in die Tiefe,
wodurch die thermische Lithosphére an Machtigkeit

Bugarama-
Graben

A Vulkan
Sedimente
vulkanische Ablagerungen
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B Abb.10.7 Schematischer Schnitt durch die Lithosphéare an einem Mittelozeanischen Riicken (MOR). Unter dem Riicken
steigt Asthenospharenmaterial auf und es bilden sich Basaltschmelzen. Durch diesen Vorgang, der in » Abschn. 12.1 erldutert
wird, entsteht neue ozeanische Lithosphére. Die am Mittelozeanischen Ricken aneinandergrenzenden Platten bewegen sich
mit Geschwindigkeiten zwischen 1 und 16 cm a™! voneinander weg. Dadurch reif3t die junge Lithosphére episodisch auf und
schafft Platz fiir neue Magmatite. Rlicken mit kleinen Spreadingraten bilden einen tiefen Zentralgraben aus (mehr dazu in

» Abschn. 12.3, speziell in @ Abb. 12.44) (Bildrechte: nach Cas & Wright 1987)

2000 -
[m] MOR empirische Tiefenkurve,
e J Nordpazifik
¢ Nordpazifik (~5 cm a-1)
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B Abb.10.8 Durchschnittliche Tiefe des Pazifiks aufgetragen gegentiber dem Alter der ozeanischen Kruste; kursive Zahlen:
Nummern der Phasen mit normaler magnetischer Polaritét (vgl. @ Abb. 9.21); Erlduterung im Text (Bildrechte: nach Sclater et al. 1971)

zunimmt (s. » Abschn. 9.2). Abkithlung und
gerung fithren zu einem Absinken und zu
Anwachsen der Lithosphire auf ca. 100 km.
sinkt der Meeresboden seitlich der Mittelo

Anla-
einem
Daher
zeani-

schen Riicken, die in ca. 2500 m Wassertiefe liegen,

auf ca. 5000 m ab (vgl. @ Abb. 6.1). Isostasie einer
»alten“ ozeanischen Kruste wird nach ca. 50-80 Ma
erreicht (B Abb. 10.8). Die gleiche Zeit benétigt ein
inaktiver MOR-Abschnitt, um auf 5000 m abzusin-
ken, nachdem Spreading und magmatische Aktivitit
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aufgehort haben. Dies bedeutet auch, dass ein fossi-
ler Mittelozeanischer Riicken nach 50-80 Ma topo-
grafisch nicht mehr erkennbar ist.

Die Mittelozeanischen Riicken und ihre Pro-
dukte sind nur mit Tauchbooten und durch Bohrun-
gen zuginglich. Im Zuge von Plattenkollisionen kann
in Randmeeren (,marginal basins‘) gebildete junge
und somit relativ leichte ozeanische Lithosphére
auf eine kontinentale Platte aufgeschoben werden
(Obduktion) und in Form eines Ophiolithkomple-
xes aufgeschlossen sein (Ophiolith = griech. Schlan-
genstein; vgl. auch @ Abb. 10.12). Im Verlauf der alpi-
dischen Orogenese (» Abschn. 14.1) sind auf diese
Weise in den Alpen, auf Zypern und am Persischen
Golf Ophiolithkomplexe entstanden (8 Abb. 12.45).

Anhand von @ Abb. 10.9 lasst sich folgende faszi-
nierende Uberlegung anstellen: Der ilteste erhaltene
Meeresboden ist ca. 200 Ma alt. Unter der Annahme
der heutigen Spreadingraten ergibt sich daraus, dass
der Meeresboden in seiner gesamten Flache seit
dem Archaikum 15-17 mal erneuert, d. h. an den
MOR entstanden und wieder subduziert worden
ist! Nimmt man die heutige Ozeanbodenflache und
eine mittlere Lithosphérendicke von 80 km an, hat
die ozeanische Lithosphare ungefdhr 4 % des Mantel-
volumens (B Abb. 1.1). Daraus ergibt sich, dass durch
die Plattentektonik seit dem Archaikum theoretisch
70 % des Mantelvolumens zu ozeanischer Litho-
sphdre geformt und wieder zerstort worden ist!

10.3 Konvergente Plattenrdnder

10.3.1 Subduktionszonen

Wenn man nun einerseits akzeptiert, dass an den
Mittelozeanischen Riicken stindig neue ozeanische
Lithosphire gebildet wird und man andererseits
von einem konstanten Erddurchmesser ausgeht,
so muss irgendwo ozeanische Lithosphire zerstort
werden. Dies geschieht in den Subduktionszonen vor
allem rund um den Pazifik, aber auch im Ostindik,
im Stuidatlantik, in der Karibik und im Mittelmeer-
raum (8 Abb. 10.1). Neue Subduktionszonen entste-
hen, wenn sich die Bewegungsrichtung einer oder
mehrerer Platten dndert oder wenn eine bestehende
Subduktionszone durch die Kollision mit kontinen-
taler Kruste gestoppt wird. In beiden Fillen kann
sich eine neue Subduktionszone nur entlang einer
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Schwichezone wie z. B. an langen Transformsto-
rungen in ozeanischer Lithosphire, im Ubergangs-
bereich von kontinentaler zu ozeanischer Litho-
sphire und an Mittelozeanischen Riicken bilden
(8 Abb.10.12).

Subduktionszonen ist eine starke Erdbebenti-
tigkeit gemein (8 Abb. 10.2), wobei die Hypozent-
ren auf schrig abtauchenden Flichen angeordnet
sind (Wadati-Benioff-Zone; 8 Abb. 10.10). Durch
die Temperaturinversion in Subduktionszonen
(B Abb.10.11) sind tektonische Erdbeben in grofierer
Tiefe moglich. Fiir die tiefsten Beben (bis zu 700 km
Tiefe) scheidet eine tektonische Ursache allerdings
aus, da der Erdmantel in dieser Tiefe zu heify und
damit zu duktil ist, um Scherspannung fiir ein Erd-
beben aufbauen zu kénnen. Diese Beben entstehen
vermutlich durch schockartige Mineralumwandlun-
gen, also Phasentibergidnge von weniger dichten zu
dichteren Mineralen (B Abb.9.12 und B Abb. 10.11).

Ebenfalls durch die spezielle thermische Struk-
tur der Subduktionszone bedingt, werden H,O,
CO, und andere volatile Stoffe, die in den Poren der
Gesteine und im Kristallgitter von Mineralen einge-
bunden sind, mit der ozeanischen Lithosphare weit
in den Erdmantel heruntertransportiert. Werden
die Volatile dann in Tiefen von 100 km und mehr
durch den Zusammenbruch dieser Minerale freige-
setzt, steigen sie von der abtauchenden Platte auf und
verursachen einen subduktionszonenspezifischen
Magmatismus (dazu in » Abschn. 12.1 mehr). Ein
grofSer Teil der Porenwisser wird allerdings bereits
im Bereich des Akkretionsprismas (8 Abb. 10.12)
wieder aus den subduzierten Sedimenten herausge-
presst und tritt in Form von mineral- und kohlen-
wasserstoffreichen Sickerquellen am Meeresboden
aus (,cold seeps’).

Der Abtauchwinkel der subduzierenden Platte
richtet sich u. a. nach ihrer Dichte sowie nach der
Richtung der regionalen Mantelkonvektion. Die Erd-
bebenherdstudien zeigen alle méglichen Winkel von
fast 90° unter den Marianen bis abschnittsweise 0°
unter den peruanischen Anden. Dariiber hinaus
sind auch deutliche Knicks in einigen abtauchenden
Platten zu beobachten. Lange Subduktionszonen, wie
z. B. die am Westrand der Stidamerikanischen Platte
(9000 km), weisen unterschiedliche Subduktions-
winkel auf, wobei die abtauchenden Platten in den
Gebieten mit wechselndem Abtauchwinkel starke
Verbiegungen und Risse ausbilden.




Kapitel 10 - Globale Plattentektonik

226

(661 UasURISUYD % Ul|qWEH YdBU JYdejuIaIaA :23ydaip)ig) 3ddnydsabuls aydwnisbiigen ayje ur axajdwosyjoiydo

S|e YdIs uapuly UOARp SuRdS SU[SZUITF “USPIOM LIBIZNPYNS UBYISIMZU] uaBunNBamaqualne|d Jap JneIaA Wi 3si 21eydsoyli aydsiueazo aydsisseinfeld “Poapiua yiizedisspn wi apinm
pun 193]y Uaydsisseln( 3si USPOqsaIda|A 93593 I "UYINY USYDSIUBSZO[SNIN USAIDIE USP UE UDIS J9pUljaq USPOqsaldaly a1sbun( 1aq 3zinisiajun yieys sbuipeaids 1ooyj eas’

SSP [[SPOIN SEP SaYD[aM ‘BUN|IS1ISASISYY J3pP J91SNN UIS 1q1619 S1uswipas uspulabelsgn Jsp usl|isso4 uoA Bunynysulg aydsiyeibiiesIsolq yaanp simos uaqoidijeseg susuuomab
uaydspaid Y2unp pun ualyogla UOA BUNWWIISIQSIA}|Y YdSHISWOIPEL YdInp “(£°6 “Uydsqy <) bunyiaiis usydspaubew Jap pueyue suspogsaiaaly sap bunisiey ald  6'0L'qqy @

Wwlojeld 8YosIuBeZO Ylayos quaupuoy [ | BN ZLL - 99

] enze-s [
BNSOZ- L [ ] en99-ze [ ]

10



10.3 - Konvergente Plattenrander

170°W

,Kermadec-
Tiefseerinn

227
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B Abb.10.10 Die nach W abtauchende ozeanische Lithosphére in der Tonga-Kermadec-Subduktionszone wird durch
zahlreiche Erdbebenherde bis in 700 km Tiefe markiert (zur Orientierung vgl. @ Abb. 10.1). Die Flache der Erdbebenherde in
Subduktionszonen (hier als karierte Flache dargestellt) wird nach ihren Entdeckern Wadati-Benioff-Flache genannt. Bisweilen
findet sich auch der Begriff ,B-Subduktion” (nach Benioff) in der Literatur (Bildrechte: nach Fowler 1990)

In der Regel bildet sich tiber der Subduktions-
zone eine magmatische Zone aus, die haufig bogen-
formig ist und als magmatischer Bogen (,magma-
tic arc’) bezeichnet wird (8 Abb. 10.13). Eine Aus-
nahme von dieser Regel sind z. B. die nordperua-
nischen Anden, unter denen die Nazca-Platte mit
einem sehr flachen Winkel abtaucht.

Eine Kette von Vulkaninseln, die durch die Sub-
duktion von ozeanischer unter ozeanische Litho-
sphire entstanden ist, wird als Inselbogen bezeich-
net (z. B. Marianen). Die Konvergenz von ozeani-
scher und kontinentaler Lithosphére fithrt zu einem
(tektonisch) aktiven Kontinentalrand (z. B. Sumatra,
Anden). Die namensgebende Form vieler Inselbo-
gen ist in der Geometrie von Sphérenstiicken auf
einer Kugel begriindet. Wenn man einen Tischten-
nisball einschneidet und die eine Seite des Schnit-
tes eindriickt, entsteht ein gebogener Knick, dessen
konvexe Seite vom Schnitt weg zeigt. Im Falle der
Inselbogen zeigt die konvexe Seite zu der abtauchen-
den Platte. Diese einfache Geometrie, wie sie z. B.am
Aleuten-Bogen deutlich ist (B Abb. 10.1), stellt sich
nur ein, wenn keine zusétzlichen Zwangskrifte an
die beteiligten Platten im Bereich der Subduktions-
zone angreifen.

Eine Subduktionszone gliedert sich wie folgt
(8 Abb.10.12):

Tiefseerinne (Trench), die die Kontaktlinie der

konvergierenden Platten an der Oberfliche

markiert (8 Abb. 1.5),

Fore-arc (Abschnitt zwischen Trench und Arc)

Arc, Hauptzone der magmatischen Aktivitat

Back-arc bzw. das Vorland (,fore

land‘ = Abschnitt zwischen dem Arc und dem

Hinterland; 8 Abb. 11.60b)

Am Ubergang zwischen Trench und Fore-arc kann
sich ein Akkretionsprisma (oder Akkretionskeil,
B Abb. 10.12 und 10.14) befinden. In ihm sind Krus-
tenspéne der subduzierten Platte einschliefilich der
auflagernden Tiefseesedimente mit Krustenspdnen
der Oberplatte sowie mit Fore-arc-Sedimenten ver-
schuppt (» Abschn.11.1). In einigen Subduktionszo-
nen iiberwiegt die Anlagerung von Material an die
Front des Fore-arcs, in anderen Subduktionszonen
herrscht Subduktionserosion vor. Hier hobelt die
abtauchende Platte Krustenspane des Fore-arcs ab
und lagert sie weiter unten in der Subduktionszone
an die Oberplatte an (,tectonicunderplating) (mehr
dazu in » Abschn. 11.1).
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B Abb.10.11 Computermodell der Temperaturverteilung in einer Subduktionszone, an der eine ozeanische Platte um 8 cm

a”! mit einem Neigungswinkel von 45° abtaucht. Im Einzelnen ist die Zunahme der Dichte durch Mineralumbildung und die
damit einhergehende Warmeaufnahme oder -abgabe in der abtauchenden Platte recht komplex und noch nicht véllig geklart.
Da der konduktive Temperaturausgleich (durch Warmestrahlung und Kristallgittervibration) langsamer als die Subduktionsrate
ist, zieht die abtauchende Platte die Isothermen (Linien gleicher Temperatur, Zahlen in °C) herab. Beispielsweise wird in der
abtauchenden Platte die 1000-°C-Isotherme erst in 400 km Tiefe Gberschritten — im Vergleich zu 70 km Tiefe in tektonisch
inaktiven Gebieten. Kdnnte man durch die Oberplatte hindurch bis in 200 km Tiefe bohren, wiirde man eine thermische
Inversion feststellen. Das bedeutet, dass die Temperaturen mit zunehmender Tiefe zunachst ansteigen, dann wieder abfallen,
um schlieBlich in groBBer Tiefe wieder anzusteigen. Aus dieser einzigartigen thermischen Struktur ergeben sich spezielle
Bedingungen der Magmenbildung, auf die in » Abschn. 12.1 naher eingegangen wird. Sie bedingt ebenfalls die Anhebung
bzw. Absenkung der Phaseniibergédnge (dicke Punktlinien) zwischen den wichtigen Mantelmineralen Olivin, Spinell und
Hochdruckoxiden (dies wird aus dem schrdgen Verlauf der entsprechenden Phasengrenzen in B Abb. 9.12a versténdlich). Die
thermische Struktur des Back-arc-Bereiches ist geschatzt (gestrichelte Isothermen) (Bildrechte: nach Schubert et al. 1975)

Wie in » Abschn. 14.1 ndher ausgefiihrt wird,
bezeichnet man die durch die Plattenkonvergenz
verursachte Deformation und die mit ihr einherge-
henden magmatischen und metamorphen Prozesse
als Orogenese (Gebirgsbildung). Die Konvergenz
zweier Platten muss allerdings nicht immer senk-
recht (normal) zueinander verlaufen. Entlang der

Aleuten-Subduktionszone z. B. nimmt der Konver-
genzwinkel zwischen der Pazifischen und der Nord-
amerikanischen Platte von ca. 90° vor Alaska kontinu-
ierlich ab bis auf 0° 6stlich der Kamschatka-Halbin-
sel (B8 Abb. 10.1). Bei einer schragen Konvergenz wird
die Kompressionsspannung, die durch die Platten-
konvergenz erzeugt wird, in eine plattenrandnormale
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B Abb.10.12 Entwicklung von Subduktionszonen, links als Inselbogen, rechts als aktiver Kontinentalrand (die magmatischen
Begriffe werden in » Abschn. 12.1 erklart): Durch Veranderungen der Bewegungsrichtung der Platten oder durch Behinderung

und Stopp existierender Subduktionszonen kann sich kompressiver Stress aufbauen, der die Bildung einer neuen Subduktionszone
zur Folge hat. b) Kurz nach Beginn der Subduktion entstehen primitive, d. h. wenig differenzierte, Magmen (z. B. Izu-Bonin-
Inselbogen, @ Abb. 10.1). ¢) Bei fortgesetzter Subduktion baut sich aus den Produkten differenzierter Magmen ein Inselbogen

auf. Sedimente und Vulkangeb&ude, die mit der abtauchenden Platte an die Subduktionszone herangleiten, werden weit hinab

in die Subduktionszone transportiert oder an die Oberplatte im Akkretionsprisma angelagert. Im Asthenosphdrenkeil Gber der
abtauchenden Platte entsteht eine Konvektionswalze, die u. U. zu einer Dehnung des Back-arcs der tiberreitenden Platte fiihrt.

Im Extremfall kann sich hier eine Back-arc-Riftachse ausbilden, an der neue ozeanische Lithosphare entsteht (z. B. westlich des
Marianen-Inselbogens). Das Heranfiihren eines Inselbogens oder gar kontinentaler Lithosphére an eine Subduktionszone bedeutet
das Ende derselben, da sich die genannten Blocke aufgrund ihrer geringen Dichte nicht weit in den Mantel hinabdriicken bzw.
-ziehen lassen. In Gebirgen finden sich entlang der Kollisionssutur, die die Position des ehemaligen konvergenten Plattenrandes
markiert, mitunter Reste der ozeanischen Lithosphare in Form von Ophiolithkomplexen (dicke schwarze Linien).
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B Abb.10.13 Der,magmatic arc’ im chilenisch-bolivianischen Grenzgebiet. Das 3000 bis 6000 m hohe Gebiet ist gepragt von
Stratovulkanketten (S) und ausgedehnten Ignimbritdecken (1), daneben treten SiO,-reiche Laven in Form von Coulées (C) und
Mesalaven (M) auf (die Vulkanformen werden in B Abschn. 12.3 erldutert), Bildbreite ca. 75 km, Landsat-TM-Szenenausschnitt
(Bildrechte: Aufbereitung - K. Hoffmann)
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B Abb.10.14 Digitale Darstellung der Meeresbodentopografie vor der pazifischen Kuiste Mittelamerikas (8,5-9,25°N).
Die Abbildung basiert auf Sonarscans. Im Vordergrund ist die abtauchende Cocos-Platte mit einzelnen Seamounts und dem
Quepos-Plateau zu sehen. Weiter oben im Bild folgen die Tiefseerinne, das Akkretionsprisma und der Kontinentalhang von
Mittelamerika. Subduzierte Seamounts und Plateaus der Cocos-Platte verursachen eine Stauchung und nachfolgend einen
gravitativen Kollaps (weif3e Pfeile) des Fore-arc-Bereichs der Oberplatte (Bildrechte: aus von Huene et al. 2000)

Kollisions-gebundene
Seitenverschiebung

Back-arc-Becken

Seitenverschiebung

Kontinentale
Lithosphare

Arc

Transform-
Plattengrenze

MOR - Transform-

Ozeanische stérung
Lithosphare

@ Abb.10.15 Die Bedeutung von Seitenverschiebungen im plattentektonischen Kontext: Die tektonischen Elemente sind
fiktiv angeordnet (Bildrechte: aus Woodcock 1986)

(Normalspannung) und eine -parallele Komponente  eine Schwichezone in der Oberplatte dar. Daher kann
(Scherspannung) aufgespalten (das Prinzip wird in  die Scherspannung hier eine plattenrandparallele Sei-
» Abschn.11.1, 8 Abb. 11.7 erldutert). Durch die Anwe-  tenverschiebungbewirken (vgl. @ Abb. 10.15). Bei Kon-
senheit von Magmen und Fluiden sowie durch einen  vergenzwinkeln <45° kann zu der Scherkomponente
erhohten Warmefluss stellt der magmatische Bogen — eine Dehnung des Arcs hinzukommen (8 Abb. 10.16).
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B Abb.10.16 Schema einer schrégen Subduktion mit einem Konvergenzwinkel <45°. Bei schrager Konvergenz

wird die Kompressionsspannung (b) in die Komponenten Normalspannung (c) und Scherspannung (a) zerlegt. Die
Scherspannung kann im Bereich des ,magmatic arcs’ eine Seitenverschiebung erzeugen (8 Abb. 10.15). Wenn q, der
Winkel zwischen der Bewegungsrichtung der subduzierenden Platte und dem Rand der Oberplatte, kleiner als 45° ist

und in der Arc-Lithosphére hydrothermale Fluide und Magmen anwesend sind, kann die Normalspannung negativ
werden. Zusammen mit der Scherspannung fiihrt dies zu transtensionalen Bewegungen (offene Pfeile) - die tektonischen
Begriffe werden in » Abschn. 11.1 ausgefiihrt. Der durch diese Dehnung geschaffene,Platz” in der Kruste wird durch
Subduktionszonenmagmatite gefiillt. SiO,-arme Magmen und SiO,-reiche Differentiate sowie deren Restite konnen so
komplette neue Krustenbldcke aufbauen (dazu in » Kap. 12 mehr); nach verschiedenen Quellen erstellt

10.3.2 Terrane und Kontinent-
Kontinent-Kollision

Im Zuge der Plattenkonvergenz konnen mit der
abtauchenden Platte Minikontinente, ehemalige
Inselbogen, Ozeanplateaus oder grofSe Vulkankom-
plexe an die Subduktionszone herangefiihrt werden.
Diese Krustenfragmente (Terrane) lassen sich auf-
grund ihrer geringeren Dichte nicht ohne Weiteres
subduzieren (8 Abb. 10.17). Entweder stoppt die Sub-
duktion im Kollisionsbereich zwischen dem Terran
und dem Rand der Oberplatte oder der obere Teil
des Terrans wird von der abtauchenden Platte ,,abge-
hobelt“ und dem Fore-arc der Oberplatte angeglie-
dert. Einige Terrane sind weit gereist und hatten eine
sehr unterschiedliche geotektonische und klimati-
sche Entwicklung (exotische Terrane), andere sind

nur entlang des Randes der iiberreitenden Platte ver-
schoben worden (,displaced terranes®).

Treffen im Zuge der Plattenkonvergenz zwei
Blocke kontinentaler Lithosphire aufeinander,
spricht man von einer Kontinent-Kontinent-Kolli-
sion (B Abb. 10.12d). Kontinentale Lithosphére lasst
sich wegen ihrer geringen Dichte nicht als Ganzes
dauerhaft subduzieren. Als Folge davon entsteht eine
breite Zone stark kompressiver Deformation. Die
kontinentale Kruste beider Platten schiebt sich in-
und iibereinander zu einem Orogen. In dieser Weise
sind z. B. die Alpen und der Himalaya entstanden
(dazuin » Abschn. 11.1 und 14.1 mehr). Bei der Kolli-
sion kann sich der wesentlich schwerere obere Mantel
(vgl. B Tab.9.2) in grofien Blocken von der Kruste
ablosen und, von Asthenosphérenmaterial umstromt,
in den tieferen Mantel herabsinken (Delamination).
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B Abb.10.17 Die westlichen Kordilleren Nordamerikas sind aus einem Mosaik exotischer Terrane aufgebaut, die im
Verlauf des Mesozoikums und Kdnozoikums an den Westrand Laurentias (Nordamerikas) ,andockten” Die leichten und

daher nicht subduzierbaren Fragmente kollidierten mit dem nordamerikanischen Plattenrand und wurden entlang von
plattenrandparallelen Blattverschiebungen zerlegt. Links unten: Schema des,Andockens” eines Terrans: Wird ein nicht
subduzierbares Fragment (in diesem Beispiel ein Ozeanplateau) mit einer ozeanischen Platte an eine Subduktionszone
herangefiihrt, stoppt die Subduktion entlang der Kollisionslinie (vgl. 8 Abb. 10.15). Das kollidierte Fragment wird Teil der
kontinentalen Platte. Seewdrts hinter dem Fragment entsteht eine neue Subduktionszone. Seitlich wird das Fragment von
neuen Transformstérungen begrenzt (Bildrechte: etwas modifiziert nach Ben-Abraham et al. 1981, und Van Andel in Brown et

al.1992)

Wie bereits fiir Subduktionszonen erldutert,
kann auch bei der Kontinent-Kontinent-Kollision
eine plattenrandparallele Bewegungskomponente
hinzukommen. Diese manifestiert sich durch grofie
Stérungszonen in der Kollisionszone, an denen seit-
licher Versatz von mehreren 100 km stattfinden kann
(8 Abb. 10.15).

In Zusammenfassung dieses und des vorange-
gangenen Abschnitts lasst sich feststellen, dass an
divergenten Plattenrdndern neue ozeanische Litho-
sphére geschaffen und an konvergenten Plattenran-
dern wieder konsumiert wird. Wiirde der Atlantik

als Folge einer Verdnderung der globalen plattentek-
tonischen Bewegungen wieder geschlossen werden,
kame es zu einer Kollision von Nord- und Stidame-
rika mit Europa und Afrika. Solch ein plattentekto-
nischer Zyklus von der Ozeanbildung durch Rifting
bis hin zu seiner Zerstérung durch Subduktion mit
anschlieflender Kontinent-Kontinent-Kollision wird
nach John Tuzo Wilson als Wilson-Zyklus bezeich-
net. Allerdings ist es unwahrscheinlich, dass die
Kontinente genau an den Stellen wieder Zusam-
mentreffen, an denen sie vorher auseinandergeris-
sen sind.
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B Abb.10.18 Die Relativbewegung zweier aneinandergrenzender Platten A und B I&sst sich als Rotation um
einen gemeinsamen Pol darstellen. Idealerweise liegen die divergenten Plattenrander auf GroB3kreisen (Linien auf
der Kugeloberfldche, die die beiden Pole der gemeinsamen Rotationsachse verbinden). Die Transformstérungen am
Mittelozeanischen Riicken verlaufen auf den Kleinkreisen (Linien parallel zur Relativbewegung und senkrecht zu den

GroBkreisen) (Bildrechte: verandert nach Fowler 1990)

104 Transformstorungen

Die Relativbewegung zweier aneinandergrenzender
Platten ldsst sich als Rotation um eine gemeinsame
Rotationsachse beschreiben (Eulersche Geomet-
rie der Bewegung auf einer Kugeloberflidche). Aus
O Abb. 10.18 wird deutlich, dass die Relativbewe-
gung der beiden Platten am ,,Bewegungsiquator®
am grofiten ist und zu den Bewegungspolen hin
abnimmt. R.S. Dietz und H. Menard haben 1952
erstmals festgestellt, dass die Mittelozeanischen
Riicken durch Stérungen gegliedert sind (8 Abb. 10.1
und 10.19). John Tuzo Wilson hat 1966 diese tek-
tonischen Elemente Transformstérungen genannt,
weil sich an ihnen der Typ der Plattengrenze abrupt
von MOR zu Transformstérung zu MOR éndert.
Eine der Funktionen der Transformstérungen ist es,

die unterschiedlichen Spreizungsraten benachbar-
ter MOR-Stiicke auszugleichen (die Genese dieser
Storungen ist im Einzelnen wesentlich komplexer).
Die Betrachtung von B Abb. 10.18 macht deutlich,
dass solch eine Transformstorung im Idealfall nur
eine Orientierung parallel zur Relativbewegung
der beiden Platten haben kann (anderenfalls wire
es keine Transformstorung sondern ein weiteres
Stiick MOR).

0 Abb. 10.1 zeigt, dass es neben den Transform-
storungen an den Mittelozeanischen Riicken weitere
Plattengrenzen gibt, an denen seitliche Relativ-
bewegungen stattfinden. Beispielsweise setzt sich
eine Transformstérung von den Azoren im Atlan-
tik ins Mittelmeer hinein fort, entlang der die recht
geringen O-W-gerichteten Relativbewegungen zwi-
schen der Eurasischen und der Afrikanischen Platte
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B Abb.10.19 Bathymetrie (Wassertiefen in Meter), MOR-Abschnitte (Punktsignatur) und Transformstérungen im

Bereich der Chile-Triple-junction, an der die Stidamerikanische, die Nazca- und die Antarktische Platte aneinander grenzen
(vgl. @ Abb. 10.1). Die Nazca-Platte und die Antarktische Platte driften an dem Chile-Riicken mit ca. 7 cm a~' auseinander;
gleichzeitig wird die Nazca-Platte jedes Jahr um 9 cm unter die Stidamerikanische Platte subduziert. Entsprechend

langsamer (2 cm a~') ist die Konvergenz zwischen der Antarktischen und der Stidamerikanischen Platte. Als Resultat dieser
Relativbewegungen wird der Chile-Riicken subduziert; FZ = Fault Zones. Links unten: Prinzipskizze einer Transformstorung

am Mittelozeanischen Riicken: Der Mittelozeanische Riicken wird an der Transformstérung in diesem Beispiel scheinbar
sinistral (linkssinnig) versetzt, der Bewegungssinn an dem aktiven Teil der Stérung (B-C) ist aber dextral. Die Sternchen

stellen Epizentren dar (vgl. @ Abb. 10.2). Die Storungsteilstiicke A-B und C-D sind tektonisch und seismisch nicht aktiv.
Transformstérung und scheinbarer MOR-Versatz existieren seit dem Beginn der Divergenz der beiden aneinandergrenzenden
Platten. Im Atlantik z. B. lassen sich die Spuren der Transformstérungen (fracture zones) zu beiden Seiten des Mittelatlantischen
Ruickens bis an die Kuisten und sogar bis in die afrikanische bzw. stidamerikanische Kruste hinein verfolgen. Sie existierten also
bereits als Versatz der Riftachse wahrend der kontinentalen Riftphase (» Abschn. 10.2) (Bildrechte: nach Herron et al. 1981, mit
freundl. Genehmigung der Geological Society of America, Copyright 1981, USA)

kompensiert werden. Entsprechend gering ist hier
die seismische Aktivitdt (8 Abb. 10.2). Im Westpazi-
fik ist eine Reihe von Transformstérungen zu erken-
nen, die verschiedene Plattenrander miteinander
verbinden (z. B. die Kermadec-Tonga-Subduktions-
zone mit dem Fidschi-Riicken). Je nachdem wie grof3
die Relativbewegung ist und wie stark die Platten an
der Stérung gegeneinanderdriicken, also eine trans-
pressive Bewegung vollfithren, ist die seismische

Aktivitdt unterschiedlich stark. Eine bekannte Trans-
formstorung mit heftiger Erdbebentatigkeit ist das
San-Andreas-System in Kalifornien, welches den ost-
pazifischen Mittelozeanischen Riicken mit der Sub-
duktionszone westlich der Cascade Range verbindet
(B Abb. 10.1 und 10.20). In B Abb. 10.15 sind die wich-
tigsten Typen von Seitenverschiebungen im platten-
tektonischen Kontext dargestellt (Weiteres zu Seiten-
verschiebungen in » Abschn. 11.1).
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O Abb.10.20 Karte der Erdbeben-Epizentren mit Magnituden groBer 2 im Zeitraum 1985-2014 in der Region von San
Francisco, Kalifornien. Diese Region ist Teil des San-Andreas Transformstérungssystems, an dem sich die pazifische und

die nordamerikanische Platte mit ca. 6 cm a' gegeneinander verschieben (kleinere Stérungen sind nicht eingezeichnet;

s.a.@ Abb. 10.1 und 11.29); das gro3e Loma-Prieta-Erdbeben fand 1989 statt. San Francisco wurde bereits 1906 von

einem zerstorerischen Beben mit der Magnitude 7,8 heimgesucht; die Geophysiker gehen fiir diese Region von einer
72-%-Wahrscheinlichkeit eines Erdbebens M = 6,7 bis 2043 aus (Bildrechte nach Aagaard, B.T. et al. US Geological Survey, public
domain)
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11.1  Elemente der Tektonik

Alle Gesteine und Lockerablagerungen sind den
Kriften der globalen Plattentektonik ausgesetzt und
konnen durch sie unter Dehnung oder Kompression
verstellt, zerschert und deformiert werden. Diese
Bewegungen sind besonders stark an Plattengrenzen
ausgepragt. Jedoch treten auch innerhalb der Platten
Spannungen auf, die durch das Kriftefeld der Plat-
tenbewegungen kontrolliert werden. Daneben gibt es
lokale Ursachen fiir Tektonik wie z. B. Salzbewegung
(Halokinese), die ihre direkte Ursache in der Gra-
vitation haben. Die Tektonik (griech.: die Baukunst
betreffend) beschiftigt sich mit dem Bau der Erd-
kruste. Die Strukturgeologie studiert Deformations-
strukturen, die in einem Gebirge, einem Aufschluss
oder in einem einzelnen Kristall auftreten. Nachdem
wir im vorangegangenen Kapitel die plattentektoni-
schen Groflelemente vorgestellt haben, erldutern wir
im Folgenden wesentliche tektonische und struktur-
geologische Grundlagen.

11.1.1 Formen tektonischer Bewegung
und ihre Darstellung

Gesteine und Lockerablagerungen kénnen durch
die Wirkung duflerer Krifte verformt werden. Wir
unterscheiden dabei Verschiebung (Translation)
und Drehung (Rotation) des Gesteinskorpers in
Bezug auf ein gewihltes Koordinatensystem sowie
seine Verformung (Deformation). Eine Verschie-
bung tritt z. B. entlang von Transformstérungen auf
(» Abschn. 10.4). Wird ein Sedimentstapel gekippt,
fuhrt er eine Rotationsbewegung durch. Bei der
Faltung einer Schicht tritt zur Verschiebung und
Rotation eine Deformation hinzu.

Wie in » Abschn. 8.3 dargestellt, werden Sedi-
mente und Vulkanite meist horizontal abgelagert.
Lediglich in Gebieten mit starkem Relief, wie z. B.
an den Flanken von Vulkankegeln und in bestimm-
ten sedimentéren Faziesbereichen (Diinen, Schutt-
kegel, Prodelta, Vorriff) konnen Schichten mit
einer primiren Neigung bis zu 33° und mehr ent-
stehen (vgl. auch @ Abb. 8.7). Bei Schichten, deren
primére Lagerung bekannt ist, kann also eine Ver-
kippung oder Faltung anhand der Lage der Schicht-
flichen im Raum nachgewiesen werden. Form und

Symmetrie der tektonischen Strukturen kénnen
Hinweise auf die zugrunde liegende Beanspruchung
geben. Schiebt man z. B. eine Tischdecke mit beiden
Hénden zusammen, entstehen Falten. Einem spéter
hinzukommenden Betrachter geben die Falten Aus-
kunft iiber die Art der stattgefundenen Tektonik (in
diesem Fall kompressive Deformation) und iiber ihre
Orientierung.

Die Lage von Schichtflichen im Raum, aber
auch von anderen geologischen Fliachen wie z. B.
Storungsflachen, kann mit dem Geologenkom-
pass eingemessen werden. Es gibt unterschiedliche
Methoden der Messwertnotierung. Nach E. Clar z. B.
werden die Einfallsrichtung und der Einfallswinkel
ermittelt. Die Lage einer Schicht, die 40° nach Osten
geneigt ist, also Nord-Siid streicht (8 Abb. 11.1),
ergibt den Clar-Wert 90/40 (bei einer 360°-Eintei-
lung des Kreises). Je nach Ausmaf$ und Stil der Einen-
gung konnen die Schichten horizontal (s6hlig), mehr
oder weniger geneigt (normal), senkrecht (saiger)
oder iiberkippt (invers) liegen. Zur Unterscheidung
von normaler und inverser Lagerung werden soge-
nannte ,,oben-unten-Kriterien“ herangezogen. Dies
konnen z. B. Sedimentstrukturen sein, die nur an
der Schichtunterfliche vorkommen, oder benthi-
sche Fossilien (» Abschn.7.4), die in Lebendstellung
im Sediment eingebettet sind, und vieles mehr. Zur
grafischen Darstellung und weiteren Verarbeitung
konnen die im Geldnde oder vom Luftbild gewon-
nenen Daten in das Schmidtsche Netz eingetragen
werden (8 Abb. 11.2).

Von zentraler Bedeutung fiir die Tektonik, aber
auch fiir die Stratigrafie und Sedimentologie ist der
Begriff der Diskordanz. Wird eine Sedimentabfolge,

B Abb.11.1 Streichen und Fallen einer Schichtflache. Das
Streichen einer Schichtfldche ist der Winkel zwischen einer
auf die Flache gedachten horizontalen Geraden und der
Nordrichtung, die Fallrichtung liegt senkrecht zu ihr
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B Abb.11.2 Das hier gezeigte Schmidtsche Netz ist eine flichentreue 2D-Projektion einer nach oben offenen Halbkugel
(Lagekugeldarstellung). (Zur Darstellung von Winkelbeziehungen, z. B. auf Kristalloberflachen, wird das winkeltreue Wulffsche
Netz verwendet.) Die Schnittlinie einer Fldche (Schicht, Schieferungsflache, Stérungsflache) mit der Halbkugel ergibt einen
Grof3kreis (hier nicht dargestellt), vorausgesetzt der Mittelpunkt der (Halb-)Kugel liegt auf der Fldche. Haufig wird die

Normale auf der Flache (Flachenpol) als Durchstichpunkt durch die Halbkugel dargestellt. Genauso kdnnen Lineamente (z. B.
Faltenachsen oder Einregelungsrichtungen von ldnglichen Geréllen in einem Konglomerat etc.) als Durchstichpunkte durch die
Halbkugel eingetragen werden. Die Projektion lasst eine statistische Auswertung der Messwerte zu. So kénnen beispielsweise
anhand von vielen Messungen einer unregelmaBigen Schichtoberflache deren durchschnittliche Einfallsrichtung und -winkel

ermittelt werden

die durch tektonische Vorginge verkippt oder gefal-
tet und anschlieffend durch Hebung der Erosion
preisgegeben wurde, von jiingeren Sedimenten
uiberlagert, spricht man von einer Winkeldiskordanz
(8 Abb. 11.3 und 11.4). Die Winkeldiskordanz zeigt
also eine mehr oder weniger lange Sedimentations-
unterbrechung an (Hiatus), wahrend der Erosion,
tektonische Prozesse und u. U. Metamorphose statt-
fanden. Beispielsweise liegen im Rheinischen Schie-
fergebirge kinozoische Rheinschotter winkeldiskor-
dant auf schwachmetamorphen, gefalteten Schie-
fern, deren Edukte im Meer der Devonzeit entstan-
den sind (vgl. @ Abb. 1.6). Findet in dem Hiatus nur
Erosion aber keine Verstellung der élteren Schichten
statt, liegt eine Erosionsdiskordanz vor (8 Abb.8.7).
Der Hiatus kann viele Millionen Jahre beinhal-
ten oder aber, wie z. B. bei Ablagerungsprozessen
an aktiven Vulkanen, nur Tage oder Stunden. Wie
schon erwihnt, kénnen in bestimmten Faziesberei-
chen Ablagerungen mit unterschiedlichen priméren

Schichtwinkeln ohne die Beteiligung von Tektonik
oder Erosion entstehen, die man als Ablagerungs-
diskordanz bezeichnet (8 Abb. 8.7).

11.1.2 Deformation

Wie in » Abschn.9.2 erldutert, untergliedert sich die
kontinentale Kruste in einen oberen spréden und
einen unteren duktilen Bereich. Diese Untergliede-
rung ist vom Material und den herrschenden Druck-
und Temperaturbedingungen abhingig. Die sprode
Deformation beschrankt sich auf Bruchvorgénge, bei
denen z. B. Verwerfungen entstehen oder reaktiviert
werden. Hier ist die Verformung des Gesteins eng
begrenzt. Bei hoheren Temperaturen und héherem
Druck, wie sie in der tieferen Kruste herrschen, tiber-
wiegt raumlich verteiltes, duktiles ,,Flieflen (mehr zu
Scherzonen weiter unten in diesem Abschnitt). Die
sprod-duktil-Unterscheidung bezieht sich natiirlich




11

242 Kapitel 11 - Tektonik und Beckenbildung

B Abb.11.3  Winkeldiskordanz zwischen steil einfallenden
prakambrischen Metasedimenten und flach geneigten
ordovizischen Sandsteinen, argentinische Puna. In diesem
einfachen Foto steckt viel Geologie: Ablagerung, Faltung

und Metamorphose im Prakambrium — Hebung und Erosion
— Senkung — marine Transgression und Sedimentation im
Ordovizium — nachfolgende Kippung — Hebung und Erosion

nur auf feste (kompetente) Stoffe. Ton z. B. reagiert
auch an der Erdoberfliche auf langsame seitliche
Einengung mit duktiler Deformation.

Weiterhin entscheidet die Deformationsrate tiber
die Art der Deformation. Eine Sedimentabfolge,
welche bei einer kontinuierlichen seitlichen Einen-
gungvon z. B. 1 mma™! gefaltet wird, kann im Verlauf
eines grofien Erdbebens, bei dem in Sekundenbruch-
teilen ein Versatz von mehreren Metern erfolgt, mit
bruchhafter Verformung reagieren. Die Bedeutung
der Deformationsrate ldsst sich an einem Stiick Knete
nachvollziehen, welches sich langsam auseinanderge-
zogen plastisch dehnt, wihrend es unter schnellem Zug
reifdt. Das Verformungsverhalten von Gesteinsproben
kann experimentell unter erhohten Druck- und Tem-
peraturbedingungen untersucht werden. Dazu werden
zylindrische Probenkorper in einer Druckkammer
zwischen zwei Stempeln axial belastet (8 Abb. 11.5).

Wir unterscheiden i. W. von Druck, Tempe-
ratur und Verformungsrate abhéngige Deforma-
tionsmechanismen. Neben der schon erwidhnten

B Abb.11.4 Der Colorado und seine Zuflusse haben

sich wahrend des Kanozoikums in das Colorado-Plateau
eingeschnitten. Im Grand Canyon ist eine Giber 1000 m
machtige Sedimentabfolge aufgeschlossen, die im

Zeitraum Kambrium bis Perm entstanden ist. Sie tiberlagert
metamorphe Gesteine des Prakambriums, die unten im Grand
Canyon zu sehen sind, mit einer Winkeldiskordanz. Vor der
kanozoischen Hebung lagen noch weitere 3-4 km maéchtige
mesozoische Sedimente auf den permischen Schichten.
Dieses Foto verdeutlicht, dass es neben den tektonisch aktiven
Zonen, deren Elemente in den » Kap. 10 und » Kap. 11
vorgestellt werden, auch gro3e Kontinentalgebiete auf der
Erde gibt, in denen lber lange Zeit, wie in diesem Fall fast

600 Ma, nur Sedimentation, Hebung und Erosion stattfinden

bruchhaften Verformung gibt es temperaturabhéin-
gige kristallplastische Verformung und Lésungs-Fal-
lungs-Prozesse, wie z. B. Drucklosung (8 Abb. 11.6).
Die der Verformung zugrunde liegenden Span-
nungen (,stress’) werden durch den Spannungs-
tensor beschrieben. Die Eigenwerte dieses Tensors
werden als Hauptspannungen o,, 5, und o, bezeich-
net, wobei 0, > 0, >0, und 0, L 0, L 0, gilt. In der
Gesteinsphysik wird Druck i. A. mit einem positi-
ven Vorzeichen und Zug mit einem negativen Vor-
zeichen angegeben. Die drei Spannungsachsen sind
die Hauptachsen des Spannungsellipsoids, das
der Spannungsverteilung im Gestein entspricht.
Hierbei ist der Abstand zwischen dem Mittelpunkt
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@ Abb.11.5 Zusammenhang
zwischen Spannung und Verformung
bei Marmor , dargestellt in der
klassischen Arbeit von T. Kdrmén
1911. Das Gestein, einem allseitigen
Druck (an den Kurven angetragen)
und zusatzlich einer axialen
Beanspruchung (Ordinate) ausgesetzt,
wird um die auf der Abszisse
angegebenen Prozentsatze verformt.
Der Marmor reagiert unter niedrigem
allseitigem Druck mit Bruch (spréd),
hingegen findet unter h6herem
allseitigem Druck duktile Deformation
statt (1 kg cm2=0,1 MPa)

kg cm2

4000 —

2000 —
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3370 kg cm™2

1700 kg cm™2

710 kg cm2

240 kg cm™2

X
Bruch

B Abb.11.6 Stylolith-Bildung durch Drucklésung
(Hetang-Formation, Oberkambrium, Jangtse-Plattform, SO-
China); am Stylolith (S) wurde der geloste Kalk weggefiihrt.
Unlsliche Minerale, wie z. B. Tonminerale und Erzkorner,
bleiben am Stylolithhorizont zurtick und verursachen die
dunkle Farbung. Die Zahne des Styloliths sind parallel zur
Richtung der starksten Einengung orientiert. Stylolithe
kénnen sich durch Sedimentauflast auf Schichtflachen, aber
auch auf Scherzonen (Nadelharnisch) bilden, die unter starker
Kompression stehen

und einem beliebigen Punkt auf der Oberfliche des
Ellipsoids ein Maf} fiir den Betrag der Spannung in
der jeweiligen Richtung. Haufig wird nur die Span-
nungsellipse dargestellt, welche von o, und o, also
der stirksten und der schwichsten kompressiven

10 v. H.
Verkiirzung

Spannung, beschrieben wird. Der Mohrsche Span-
nungskreis bietet eine grafische Darstellung einer
Transformation des Spannungstensors (8 Abb. 11.7).

Je nach Druck und Temperatur reagiert Gestein
auf gerichteten Zug oder Druck mit elastischer oder
plastischer Deformation (Verformung, ,strain’).
Eine elastische Verformung des Gesteins ist rever-
sibel. Bei plastischer Deformation wird das Mate-
rial permanent verformt. Unter elastischer und
plastischer Deformation bewegen sich die ,Teil-
chen” eines Gesteins mit unterschiedlichen Relativ-
geschwindigkeiten (im Gegensatz zur Bruchtekto-
nik!). Die Deformation eines Gesteins lasst sich in
einem Deformationsellipsoid darstellen, dessen drei
Vektoren X, Y und Z die Richtung und den Betrag der
starksten, mittleren und schwiéchsten Ausdehnung
angeben. Setzt man den Verformungsbetrag in Bezug
zur Lange des betrachteten Objektes, gelangt man
zur Elongation €. Fiir kleine Verformungsbetrége gilt
angenidhert e = (I - [ )/l (I, = urspriingliche Linge,
[ = Linge nach der Deformation), wobei ¢, > &, > €,
unde, Le, | e, ist. Es gibt zwei Endglieder der mog-
lichen Bewegung. Wird ein Gesteinsblock von einer
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Abschiebungs-

flache A
Normal- N
spannung Gy 563
Scher- Spannungs-
ellipse

)
spannun97

O Abb.11.7 (a) Die Darstellung zweidimensionaler
Spannungszustande in Raumkoordination am Beispiel einer
60°-Abschiebung. Die starkste angreifende Kraft ist in diesem Fall
das Gewicht der Hangendscholle (B Abb. 11.19a). Sie entspricht
o, in der Spannungsellipse (o, verlauft auf den Betrachter zu).
Fur einen Punkt auf der Abschiebungsflache A lassen sich die
resultierende Scherspannung o4 und die Normalspannung
on(A) im Mohrschen Spannungskreis (b) geometrisch ermitteln
(nach Christian Otto Mohr 1882). © ist der Winkel zwischen der
Normalen auf der Scherebene und der Hauptspannungsachse
0,,in diesem Beispiel auch der Winkel der Abschiebung. Die
resultierende Bewegung verlauft parallel zur Richtung der
Scherspannung (einfache Scherung). Aus dem Spannungskreis
geht auch hervor, dass die Scherspannung ihr Maximum bei

© =45°erreicht (Bildrechte: verandert nach Meschede 1994)

oder zwei Seiten eingeengt, vollfithren seine Teil-
chen eine Ausweichbewegung in Richtung e, und e,
bzw. nur in Richtung von ¢,. Dies lasst sich an einem
Wiirfel aus Knete nachvollziehen, der zwischen zwei
Platten zusammengepresst wird. Bei dieser als reine

Scherung (,pure shear‘) bezeichneten Deformation
bleibt die Orientierung der drei Deformationsachsen
im Raum erhalten (8 Abb. 11.8). Bei der einfachen
Scherung (,simple shear‘) hingegen bewegen sich
die Teilchen des Gesteinskorpers parallel zueinan-
der, wie Spielkarten in einem seitlich angeschobenen
Kartenstapel. ¢, und e, rotieren bei dieser Bewegung
(vgl. Scherspannung in B8 Abb. 11.7). In der Natur
findet i. d. R. eine Kombination von reiner und ein-
facher Scherung statt.

Befinden sich in einem Gestein oder Lockerse-
diment Minerale, Klasten oder andere kompetente
Partikel, die eine lingliche Form haben, so werden
diese im Zuge der Deformation parallel zu den Bewe-
gungsbahnen der Teilchen ausgerichtet. Plattchen-
formige Partikel, wie z. B. Glimmer in einem Schiefer
(» Abschn. 13.2), bilden eine Foliation aus. Stibchen-
formige Objekte, wie z. B. Pyroxenkristalle, konnen
sich unter Deformation ausrichten und es entsteht
eine Lineation. Man spricht von Dehnungsfoliation
bzw. -lineation (,stretching lineation’), wenn Objekte
mit einer kompakten Ausgangsform (z. B. Ooide,
Abb.8.12 ¢) geplittet bzw. ausgelangt werden. Die Teil-
chen vollfithren im ersten Fall eine Bewegung in Rich-
tung ¢, und ¢,, im zweiten Fall nur in & -Richtung.

Foliation und Lineation kénnen sowohl unter
Extension als auch unter Kompression entstehen.
Boudinage und Faltung sind demgegeniiber eindeu-
tige Anzeiger des tektonischen Regimes. Boudinage
entsteht bei Dehnungsdeformation in einem Gestein,
welches aus unterschiedlich kompetentem Material
aufgebaut ist (8 Abb. 11.9). Hierbei ist zu beach-
ten, dass Boudinage auch in einem Bereich lokaler
Dehnung entstehen kann, dessen weitere Umgebung
von kompressiver Faltung gekennzeichnet ist.

Unter kompressiver Deformation konnen Falten
(B Abb. 11.10) entstehen, die ein weites Spektrum von
GrofSen (cm bis mehrere 10 km) und Formen zeigen
(8 Abb. 11.11). Im Geldnde und in der geologischen
Karte sind Falten durch bestimmte Merkmale auffal-
lig. Im Bereich der Faltenachse einer Mulde (,syn-
cline‘) sind die jiingsten Schichten aufgeschlossen,
entsprechend finden sich im Bereich einer Sattel-
achse (anticline axis) die dltesten Schichten. In einer
tektonischen Mulde fallen die Schichten zur Mulden-
achse hin ein. Im Falle eines Sattels fallen die Schich-
ten von der Achse weg. Hiufig verlaufen Faltenach-
sen nicht horizontal, sondern tauchen in den Unter-
grund mehr oder weniger steil ab. Diese Strukturen
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B Abb.11.8 Endglieder der homogenen Deformation: Ein Wiirfel wird durch reine Scherung gepléttet, wenn zwei seiner
Achsen geldngt und eine gekiirzt werden (links). Reine Scherung liegt auch vor, wenn eine Achse geldngt und zwei gekdirzt
werden (hier nicht dargestellt). Bewegen sich die Teilchen parallel zur Scherrichtung, liegt einfache Scherung vor. In dem
gezeigten Beispiel wird der Wiirfel zu einem Rhomboid deformiert (rechts). Die grau schattierten Seiten der Blocke zeigen die
Deformation in der 51—53—Ebene. Der im Wiirfel eingezeichnete Kreis wird zur Deformationsellipse verformt, die durch g, und
€, aufgespannt wird. Die Bewegungsbahnen der Teilchen in der €,-£;-Ebene sind fiir beide Deformationstypen durch Pfeile

veranschaulicht

B Abb.11.9 Boudinage eines magmatischen Gangs in Schiefer. Das kompetente Ganggestein ist unter Dehnung in Stiicke
zerlegt worden, wahrend der inkompetente Schiefer die Gangfragmente umfloss (Bildrechte: Foto - G. Franz)

sind am umlaufenden Streichen der Schichten kennt-
lich (8 Abb. 11.12 und 11.13). Der Faltenstil kann tiber
den Grad der Einengung Auskunft geben. Das Spek-
trum reicht von einem weiten Faltenbau mit auf-
rechten Falten bis zu engen, stark vergenten Falten
(8 Abb. 11.11). Knickfaltung (,kink folds; ,chevron
folds‘) entsteht unter Einengung in Gesteinen, die

einen engstandigen Lagenbau mit unterschied-
lich kompetentem Material aufweisen (z. B. Ton-
und Sandstein in diinnbankigen Turbiditabfolgen)
(8 Abb.11.10).

In der oberen sprod reagierenden Kruste sind
Scherzonen durch Bruchdeformation gekennzeich-
net. Das durch die Scherung zerbrochene Gestein
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B Abb.11.11
(unten) (Bildrechte: nach Eisbacher 1996)

wird als Kataklasit bezeichnet. In den duktilen
Scherzonen in groflerer Tiefe entstehen Mylonite
(Mylos, griech.: Miihle) (8 Abb. 11.14). Die Defor-
mation erzeugt hier Foliation und Dehnungslinea-
tion, welche von Rekristallisation begleitet wird. Bei
Temperaturen ab 300 °C verhalten sich Quarz und

7474

Fiktive Anordnung von Falten unterschiedlicher Vergenz (oben) und ihre Signatur in der geologischen Karte

Calcit kristallplastisch. In tieferen Krustenstock-
werken verhilt sich Feldspat, im Mantel Olivin,
plastisch (8 Abb. 11.15). Einschlisse, z. B. Porphyr-
oblasten und Porphyroklasten (» Abschn. 13.2),
konnen kataklastisch zerschert oder rotiert werden
(B Abb. 11.16). Bisweilen findet sich Glas in Gdngen,
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B Abb.11.12 Blockdiagramm zur Veranschaulichung der Beziehungen zwischen Lagerung und Oberfléchenmerkmalen. Die
abtauchenden Falten sind durch umlaufendes Streichen kenntlich. Die Strichsymbole (blau) sind Streich- und Fallzeichen: Der
lange Strich zeigt die Streichrichtung, der kurze Strich senkrecht dazu zeigt in Fallrichtung (vgl. @ Abb. 11.1)

B Abb.11.13 Luftbild aus einer Hohe von 5000 m vom Ostende der Molassemulde bei Murnau (Oberbayern); deutlich ist das
umlaufende Streichen der Schichten im Bereich der Muldenachse erkennbar (Bildrechte: Zeil 1990)

das aufgrund seiner feinstkérnigen Textur Pseu-
dotachylit genannt wird. Er bildet sich aus Rei-
bungsschmelzen im Verlauf von Erdbeben oder
Impaktereignissen.

Die Lithosphdrenplatten weisen auch fernab
der Plattengrenzen, als Folge der sie angreifenden
Krifte, ein Spannungsfeld auf. Dieses ist langsamen

zeitlichen und rdaumlichen (lateral und mit der
Tiefe) Anderungen ausgesetzt. Die rezent herr-
schende Spannung in der oberen Kruste ldsst sich
mit unterschiedlichen Methoden, wie z. B. in-si-
tu-Spannungsmessungen, Herdflichenlosungen
(B Abb. 11.19) und neotektonischen Indikatoren,
ermitteln (8 Abb. 11.17).
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B Abb.11.14 Schematischer Schnitt durch eine Blattverschiebung. Die Scherzone ist in der sproden Oberkruste an einzelne
Stérungen gebunden und weitet sich in der duktilen Unterkruste aus. Rechts sind am Beispiel eines porphyrischen Granits
wichtige Deformationstypen dargestellt, die mit zunehmender Tiefe auftreten (Bildrechte: nach Passchier &Trouw 1996)
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B Abb.11.15 Festigkeit einiger wichtiger Minerale und Gesteine in Abhangigkeit von der Temperatur ermittelt aus
Laborexperimenten (vgl. @ Tab. 1.1). Die Festigkeiten wurden auf der Basis einer Verformungsrate von 10'%s berechnet. o, stellt
hierbei den UmschlieBungsdruck und o, eine gerichtete Beanspruchung dar (vgl. @ Abb. 11.5) (Bildrechte: nach Suppe 1985)
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B Abb.11.16 Mylonit (vgl. B Abb. 11.14) in deformiertem Granit des mittleren Urals. Der Schersinn ist sinistral, vertikale

Bildkante: 3 cm (Bildrechte: Foto — R. Hetzel)
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O Abb.11.17 Rezentes Spannungsfeld in Mitteleuropa. Das dargestellte Spannungsfeld (Trajektorien der o,-Richtung)
bezieht sich nur auf den oberen, sproden Teil der Kruste. Eingetragen sind auch die groB3tektonischen Elemente (Bildrechte:

umgezeichnet nach Griinthal & Stromeyer 1994).

11.1.3 Bruchtektonik

Werden Gesteinskorper gegeneinander verschoben
und verkippt, finden die Relativbewegungen entlang
von Bruchflachen (Stérungen, ,faults’) statt. Kleine
Briiche (B Abb. 11.18), an denen keine oder nur
unwesentliche Bewegung erkennbar ist, werden als
Kliifte bezeichnet (wenige cm bis m Lange). Hierbei

ist zu beachten, dass es auch viele nichttektonische
Kluftbildungen gibt, wie z. B. Abkiithlungskliiftung
in Vulkaniten und Entwisserungskliiftung in Sedi-
menten. Wieder andere Klufttypen entstehen durch
Meteoriteneinschlége.

Wir unterscheiden Stérungen nach der Art
der an ihnen stattfindenden Bewegungen. Werden
Gesteinskorper oder Krustenblocke gedehnt,
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B Abb.11.18 Mit Calcit verfiillte Zerrklufte (Fiederkliifte) in Sandstein, die durch eine relative Abwartsbewegung der im Bild
links befindlichen Scholle entstanden sind

Hangend- -
scholle

—>
Liegend-
scholle
. . Dextrale Sinistrale schrage
ARSI LB e Seitenverschiebung Abschiebung

B Abb.11.19 Abschiebung (a), Aufschiebung (b), Blattverschiebung (c) und Blattverschiebung mit einer
Abschiebungskomponente (d). Zu jeder Zeichnung sind Herdflachenlésungen (,focal plane solutions’) von Erdbeben
dargestellt, welche durch die Stérungsbewegung verursacht werden. Rund um den Herd gibt es zwei Raumquadranten,

in denen die erste vom Herd ausgehende P-Wellenfront kompressiv ist, und zwei Raumquadranten, in denen die ersten
Impulse dilatativ sind. Bei gtinstiger Anordnung von Seismografen zu beiden Seiten der Stérung lasst sich die Lage der
Quadranten ermitteln (» Kasten 9.1). Sie wird in der unteren Hemisphére der Lagekugelprojektion (Kompression = schwarz,
Dilatation = WeiB) dargestellt (vgl. @ Abb. 11.2). Zum besseren Verstandnis sind in der — im Englischen salopp als ,beach ball’
bezeichneten - Projektion in (a) die Himmelsrichtungen eingezeichnet
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B Abb.11.20 Blockdiagramm einer Aufschiebung; im Profil
senkrecht zum Streichen ist eine Schichtwiederholung zu
erkennen

konnen Abschiebungen entstehen (,normal faults ©)
(8 Abb. 11.19 und 11.24). Einengung (Kompres-
sion) kann zu Aufschiebungen (>45°, reverse
faults’) und Uberschiebungen (<45°,,thrust faults®)
fiihren (8 Abb. 11.19-11.21). Werden zwei benach-
barte Blocke zu einer horizontalen Relativbewegung
gezwungen, findet an ihrer gemeinsamen Grenze
eine Seitenverschiebung oder Blattverschiebung
(;strike-slip fault®) statt (8 Abb. 11.19). Bewegt sich
hierbei der eine Block relativ zum anderen nach
rechts, liegt eine rechtsseitige oder dextrale Seiten-
verschiebung vor (entsprechend: linksseitig = sinis-
tral). Haufig sind Seitenverschiebungen mit Dehnung
oder mit Kompression in einem spitzen Winkel zur

O Abb.11.21 Horizontale
Uberschiebung in mesozoischen
Kalken der prabetischen Kordillere
(nordlich Alicante, Spanien)
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Storungsfliche verbunden, die als Transtension
bzw. Transpression bezeichnet werden. Den Uber-
gangsbereich zwischen zwei seitlich versetzten (,en
echelon’) Blattverschiebungen bezeichnet man als
Blattverschiebungsduplex (B Abb. 11.22). Ein senk-
rechter Schnitt durch solch eine Struktur zeigt eine
Blumenstruktur (,flower structure‘), sobenannt nach
der blumenstraufSartigen Anordnung der Stérungen.

Die Bewegungen entlang einer Storung kénnen
sehr komplex sein. Die Rotation eines Blockes um
eine horizontale Achse beispielsweise verursacht
synchrone Abschiebungs- und Aufschiebungsbe-
wegungen an unterschiedlichen Abschnitten einer
Storung. In einem Abschnitt einer Storung kann sich
auch der Bewegungssinn im Lauf der Zeit dndern.
Unter Dehnung angelegte Abschiebungen kénnen
z. B. zu Aufschiebungen werden, wenn das regionale
tektonische Regime, beispielsweise als Folge einer
Anderung der plattentektonischen Konstellation,
kompressiv wird (8 Abb. 11.23). An heute inaktiven
Stérungen ldsst sich u. U. die Paldobewegungsrich-
tung anhand der Orientierung von Schrammen und
Riefen (Harnisch) auf der Storungsfliche nachvoll-
ziehen. Eine Stérung bedeutet i. d. R. eine Schwiche-
zone in der Kruste. So ist es verstandlich, dass einige
bereits im Prakambrium angelegte Storungssysteme
in wechselnden tektonischen Regimen wiederholt
aktiv waren und z. T. heute noch sind.

Die Effekte rezenter Bruchtektonik lassen sich
in seismisch aktiven Gebieten beobachten. Hier
zeigen sich seitliche (laterale) Bewegungen entlang
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a b c
urspriingliche nach dem Versatz positive Blumenstruktur (kompressiv)

Ausbisslinie
der Stérung

B Abb.11.22 Bildung eines Einengungsduplexes im Ubergangsbereich zwischen zwei seitlich versetzten
Blattverschiebungen. (a) und (b) im Kartenbild vor und nach der Bewegung, (c) Blockbild. Diese Struktur entsteht z. B. in einem
dextralen Seitenverschiebungssystem mit linksspringendem Versatz. Der Begriff Duplex wird in der Strukturgeologie fiir eine
ein- oder mehrmalige Wiederholung von Auf- oder Abschiebungen verwendet. Der Schnitt senkrecht durch den Duplex

(x —y) zeigt die blumenstrauBartige Aufficherung der Duplexstérungen. In diesem Beispiel handelt es sich um eine positive
Blumenstruktur. Im Falle einer dextralen Seitenverschiebung mit rechtsspringendem Versatz wiirde ein Dehnungsduplex sowie
eine negative Blumenstruktur entstehen (Bildrechte: nach Twiss & Moores 1992)
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B Abb.11.23 Inversionstektonik im Norddeutschen Becken. Im oberen Bild (a) ist ein Halbgraben mit einer nach Stiden
gerichteten Hauptabschiebung dargestellt. Deutlich ist die gréere Méchtigkeit der Schichten in der Hangendscholle relativ
zur Liegendscholle zu sehen (mehr dazu in 8 Abb. 11.26). Im Zuge oberkretazisch-kdnozoischer Kompression fand entlang
der ehemaligen Abschiebung nun Aufschiebung statt, was als Inversionstektonik bezeichnet wird. Abbildung (b) zeigt den
heutigen Zustand, sie basiert auf reflektionsseismischen Daten (Bildrechte: aus Betz et al. 1987)
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B Abb.11.24 Die Berge links im Bild bilden einen Teil der
nordchilenischen Kustenkordillere, die sich entlang einer
Storungszone relativ zu dem Gebiet rechts im Bild hebt.
Dieser Prozess findet ruckweise im Verlauf von Erdbeben statt
und erzeugt tektonisch bedingte Geléndestufen. Das schrage
Luftbild zeigt auch, dass sich die Stérungszone aus einzelnen
Segmenten zusammensetzt, deren Anfang und Ende sich
seitlich versetzt (,en echelon’) Giberlappen

von Stérungen am Versatz von Talldufen, Pflanzun-
gen oder Wegen. Vertikaler Versatz zeigt sich an
der Oberfliche oft anhand von stérungsbedingten
Gelandestufen (,fault scarps, @ Abb.11.20 und 11.24).
Die Auswertung seismologischer Messungen ermaog-
licht eine Lokalisierung aktiver bruchhafter Bewe-
gungen im Untergrund (8 Abb. 11.25, » Kasten 9.1).

11.1.4 Extensionale Stérungssysteme

Dehnung kann in kontinentalen Riftzonen
(» Abschn. 10.2), aber auch beim Kollaps von Oro-
genen (s. u. in diesem Abschnitt) und in Subduk-
tionszonen stattfinden (z. B. B Abb. 10.16). Wird ein
Krustenstiick gedehnt, entstehen im oberen Krus-
tenstockwerk Dehnungsbriiche. Die Position der
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Storungen wird einerseits von der lithosphédrenwei-
ten Geometrie der sich entwickelnden Dehnungs-
zone kontrolliert (» Abschn. 10.2, @ Abb. 10.4) und
andererseits von lokal vorhandenen Schwiche-
zonen und den Materialeigenschaften der betroffe-
nen Gesteinskorper in der sproden Kruste bestimmt.
Durch Dehnung entstehen Abschiebungen, die an
der Erdoberfliche mit Winkeln zwischen 90° und 60°
einfallen. Meist entsteht hierbei ein konjugiertes,
d. h. syngenetisches System von mehreren gleich-
sinnig (synthetisch) und gegensinnig (antithetisch)
orientierten Abschiebungen. Auch das Einfallen der
Schichten in der Hangendscholle kann synthetisch
oder antithetisch in Relation zur Abschiebung sein.
Als Resultat dieser Abschiebungstektonik kénnen
sich an der Oberfldche Graben und Horste bilden.
Ein Graben bzw. ein Horst ist ein Krustenstiick,
welches von Auf- oder Abschiebungen begrenzt ist
und welches relativ zu den Nachbarblocken abge-
sunken bzw. aufgestiegen ist (B Abb. 11.26-11.28).
Ist die Abschiebung auf eine Seite des Grabens
konzentriert, spricht man von einem Halbgraben
(8 Abb. 11.26d).

Mit zunehmender Tiefe konnen die Winkel der
Hauptabschiebungen kleiner werden. Sie sind dann
schaufelférmig (listrisch, griech.: Schaufel). Haufig
gehen sie in eine flach einfallende oder horizontale
Sohlabschiebung (,detachment") iiber. In der Rea-
litat haben die Storungen oft eine komplizierte Geo-
metrie und sind z. B. in steil einfallende Abschnitte
(Rampen) und flache Abschnitte (Flachbahnen)
gegliedert. Die Sohlabschiebung liegt je nach Krus-
tenaufbau und Typ der Dehnungszone in Tiefen zwi-
schen 5 und 15 km, sie kann also noch innerhalb
der sproden Kruste, z. B. entlang einer inkompeten-
ten Schicht (Ton, Salz), verlaufen oder in der dukti-
len Unterkruste enden. Der Verlauf von Hauptab-
schiebungen kann indirekt durch Reflektionsseismik
oder bei gegebenen Aufschlussverhiltnissen anhand
der Geometrie und Rotation der Hangendschollen
bestimmt werden.

Das regionale Stressfeld einer Dehnungszone ist
von lateraler Extension bestimmt, im lokalen Bereich
der resultierenden (Halb-)Grében hingegen kont-
rolliert die Gravitation die Tektonik, d. h. die Han-
gendschollen gleiten aufgrund ihres Gewichtes auf
den Stérungen herab (B Abb.11.7 und 11.26). In gro6-
fleren Graben- oder Riftzonen kommt als weiterer
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O Abb.11.25 Aktive Stérungstektonik in Kleinasien. Im Spannungsfeld der Eurasischen, Afrikanischen und Arabischen
Platten weicht die Anatolische Kleinplatte nach W aus (,tectonic escape’, grauer Pfeil). Schwarze Pfeilpaare stellen
Blattverschiebungen dar, Punktsignatur reprasentiert Becken, die an Stérungen gebunden sind (s. u.); Jahreszahlen: Beben
mit einer Magnitude um 7. Die Bewegungsrichtungen wurden z.T. anhand von Herdflachenlésungen (8 Abb. 11.19) ermittelt

(Bildrechte: aus Eisbacher 1996, nach Sengor et al. 1985)

tektonischer Faktor die Aufheizung und spétere
Abkiihlung der Lithosphiére hinzu (8 Abb. 10.5).
Dehnungstektonik ist immer mit der Bildung
von Sedimentationsbecken verbunden. Jede neue
Dehnungsphase schaftt neuen Akkommodations-
raum (» Abschn. 11.2). Im Falle terrestrischer (Halb-)
Griben ist die sedimentére Fazies in eine energie-
reiche Beckenrandfazies (z. B. alluviale Schuttfa-
cher) und eine energiedrmere lakustrine oder flu-
viatile Fazies im Beckenzentrum gegliedert. Eine
Rotation der Hangendscholle(n) bewirkt unter-
schiedliche Subsidenzraten innerhalb eines Beckens
(B Abb.11.26). Diese Asymmetrie spiegelt sich eben-
falls in der sedimentéren Faziesverteilung wider. In
Halbgraben mit terrestrischer Fazies ist die Gra-
benseite mit der stirksten Subsidenz von Seen
oder einem groflen, das Becken drainierenden
Fluss gekennzeichnet. Hier akkumulieren auch die
grofiten Sedimentmichtigkeiten. Bei komplexen
Grabenstrukturen entstehen mehrere miteinander
verbundene oder isolierte Becken, die jeweils eine

spezifische Subsidenz und Faziesverteilung aufwei-
sen (B Abb. 11.26e). Ein extremes Beispiel stellt die
kédnozoische Basin-and-Range-Provinz im SW der
USA dar. Dort erstreckt sich ein von Dehnungstek-
tonik geprégtes Gebiet von 2500 x 1000 km, welches
durch Hunderte von Kippschollen, Halbgriben und
metamorphen Kernkomplexen gegliedert wird (wird
weiter unten in diesem Abschnitt erldutert).
Kommt zur Dehnung noch eine Seitenverschie-
bungskomponente hinzu, entstehen Transtensional-
becken. Bei reiner Seitenverschiebung spricht man
von Seitenverschiebungsbecken. Solche Strukturen
sind von zwei Blattverschiebungen oder von einer
Blattverschiebung und einer Abschiebung begrenzt
(8 Abb. 11.29). Im Vergleich zu anderen Becken
sind sie durch ein relativ hohes Verhiltnis von Sedi-
mentméchtigkeit zu Beckenbreite gekennzeichnet.
Jede Seitenverschiebungsphase fithrt zur Schaffung
neuen Akkommodationsraumes und zu einer Ver-
lagerung der Fazieszonen (@ Abb. 11.30). Pull-apart-
Becken kénnen sich im Ubergangsbereich zwischen
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B Abb.11.26 Entstehung von dehnungsbedingten
Gréaben und Halbgraben und ihre tektonischen Elemente:
(a) Krustensttick vor der Dehnung (die dunkelgraue

Schicht an der Erdoberflache dient als Orientierung fur

die Schollenbewegungen in b-e). (b) In einer Welt ohne
Gravitationskraft konnte nach einer Dehnung eine solche
geologisch unsinnige Liicke entstehen. In der Realitdt sackt
die Hangendscholle wahrend der Abschiebung kontinuierlich
nach. Je nach Kompetenz und Geometrie der Gesteins- oder
Sedimentkdrper in den beteiligten Schollen einerseits und
der Geometrie der Hauptabschiebung andererseits konnen
daraus Graben und Halbgrédben mit oder ohne Flexuren
(Verbiegungen) sowie Schollenrotationen entstehen. In der
Natur finden sich oft Kombinationen der in c-e getrennt
gezeigten Tektonik (vgl. @ Abb. 11.27 und 11.28) (Bildrechte:
verandert nach Eisbacher 1996)
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zwei en echelon versetzten Blattverschiebungen bilden
(B Abb. 11.31), vorausgesetzt der Schersinn der Sto-
rungen und der Sinn des en-echelon-Versatzes stimmt
iiberein (vgl. Dehnungsduplex in @ Abb. 11.22).

11.1.5 Synsedimentare Abschiebung
und Diapire

Einige tektonische Bewegungen sind nicht mit regio-
naler lateraler Dehnung oder Einengung verkntipft.
Hierzu gehoren synsedimentire und Kompaktions-
abschiebungen sowie Diapirismus (i. W. von Salz und
Ton). Diesen Prozessen wohnt ein selbstverstarken-
der Charakter inne. Im Gegensatz dazu ist z. B. Gra-
bentektonik nur aktiv, solange die betreffende Region
unter Dehnung steht (8 Abb. 11.23).
Synsedimentére Abschiebungen sind ein typi-
sches tektonisches Element von Becken, in denen
grofle Sedimentmengen unterschiedlicher Kompe-
tenz und Plastizitdt zur Ablagerung kommen. Dies
geschieht z. B. auf dem Schelf vor den Miindungen
grofler Fliisse. Im Falle des Nigerdeltas sind rasch
Sande, Silt und Ton des festlindischen und marinen
Kistenbereichs, sog. paralische Sedimente, auf
marine Tone geschiittet worden (B Abb. 11.32).
Die sedimentire Auflast fithrte zu einem Uber-
druck in den Poren des unterlagernden marinen
Tons, wodurch dieser instabil wurde. Geringfiigige
lokale Unterschiede in der Sedimentauflast oder
eine geringe Hangneigung der Tonbasis geniigten
nun, um den Ton zu seitlichem Flieflen zu bringen.
Die auflagernden Sedimente sackten in dem Bereich,
von dem der Ton sich wegbewegte, nach. Die absa-
ckenden Sedimentkorper sind zu Nachbarbereichen
durch Abschiebungen begrenzt. Der solchermafien
eingeleitete Vorgang verstirkt sich nun, indem auf der
Hangendscholle neuer Platz zur Sedimentakkommo-
dation geschaffen wird und dadurch die Sediment-
machtigkeit lokal wéchst. Dies hat wiederum Bewe-
gungen entlang der Abschiebung zur Folge. Bezogen
auf einen Zeitabschnitt wéichst die Sedimentmaéch-
tigkeit der Hangendscholle, besonders nahe der
Abschiebung, relativ zur Liegendscholle an. Nahe
der Abschiebung vollfithren die Sedimente der Han-
gendscholle daher mit der Zeit eine Rotation (,roll
over’, B Abb. 11.26d und 11.32c). Da synsedimentire
Stérungen mit der Sedimentakkumulation nach oben
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Im Zusammenhang mit dem Zerfallsbeginn des Superkontinents Pangda im Perm (mehr dazu in

» Abschn. 14.1) entstand in Europa ein Netz von Grabenstrukturen und Pull-apart-Becken. Dies war auch die Geburtsstunde
der Nordsee. Durch die intensive Erddlexploration wurde die komplexe Struktur des Nordseegrabens und seiner sedimentéaren
Fullung offengelegt. Die Dehnungstektonik verlief mehrphasig tiber einen Zeitraum vom Perm bis in die Oberkreide. Im

Bereich des gezeigten Profils A-B ist eine Gesamtextension de

r Zechsteinbasis von ca. 25 km errechnet worden. Das heutige

Nordseebecken wird tiberwiegend von Sedimentauflastsubsidenz kontrolliert (dazu mehr in » Abschn. 11.2). Wichtige Erdol-

und Erdgaslagerstatten sind an Diapire des Zechsteinsalzes ge

wachsen, werden sie im Englischen bezeichnender-
weise ,growth faults’ genannt.

In der Erscheinung den synsedimentéren
Abschiebungen vergleichbar, in ihrer Anlage aller-
dings verschieden, sind Kompaktionsabschiebun-
gen. Sie treten in Sedimentstapeln auf, die von late-
ralem Kompetenzwechsel gekennzeichnet sind. Im
Ubergangsbereich zwischen einem Riffkalk und
einem marinen Ton z. B. sind im Zuge der Kompak-
tion durch Uberdeckung Kompaktionsabschiebun-
gen zu erwarten. Diese wachsen ebenfalls mit fort-
laufender Sedimentakkumulation nach oben.

Der Motor von diapirischen Prozessen ist der
Dichtekontrast, also die Gravitation. Voraussetzung
ist eine ausreichende Plastizitit des Materials (Salz,
Ton, Magma, zu Letzterem in » Abschn. 12.2 mehr)
und ein entsprechender Dichtekontrast zwischen
dem flieflenden Material und seiner Umgebung.
Ausgelost durch einen tektonischen Impuls, kann
das Salz im Bereich von Unregelméfliigkeiten in
der Deckschicht, wie z. B. an bruchtektonischen
Lineamenten und an deren Kreuzungspunkten

bunden (Bildrechte: vereinfacht aus Ziegler 1990)

(8 Abb. 11.33), nach oben dringen (Halokinese). Die
Deckschichten sinken in den Bereichen, aus denen
das Salz zum wachsenden Salzstock hinflief3t, ab.
Hierbei bilden sich Abschiebungen aus. Einmal in
Gang gekommen findet der Diapirismus (griech.:
durchstofen) ohne duflere Einwirkung (von der Gra-
vitation abgesehen) statt und es entstehen birnen-
oder pilzformige Strukturen oder lang gestreckte
Salzwille (8 Abb. 11.33 und 11.34). Bei unzureichen-
der Salzzufuhr kann der Diapir auch von seiner Wur-
zelzone ,,abreiflen und als isolierter Kérper in den
Deckschichten stecken. In der Umgebung des aufstei-
genden Salzstocks werden die Gesteinsschichten in
charakteristischer Weise gest6rt und verformt. In ref-
lektionsseismischen Profilen des Untergrundeslassen
sich die typischen Strukturen im Randbereich der
Diapire erkennen, die hdufig tektonische Fallen fiir
Erdol und Erdgas bilden (8 Abb. 11.35und 11.36). Die
Salzdiapire konnen bis an die Oberfliche aufdringen.

Im persischen Sagrosgebirge entstanden auf
diese Weise regelrechte Salzgletscher, die aufgrund
des ariden Klimas erhaltungsfahig sind.
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B Abb.11.28 Im Gegensatz zur Nordsee ist der Grabencharakter des Oberrheintals als Landschaftsform offensichtlich. Der
im Paldogen entstandene Oberrheingraben ist durch gestaffelte Randbriiche zu Schwarzwald und Odenwald auf der einen
und zu Vogesen und Pfilzerwald auf der anderen Seite begrenzt. Das Querprofil stidlich von Heidelberg zeigt, dass auch

das Grabeninnere durch kleinere Horste und Graben untergliedert ist. Die Karte zeigt, dass der Oberrheingraben mehrere
Depozentren hat, in denen 6rtlich Giber 3000 m Sedimente akkumulierten. Im Siiden sind paldogene Salze in bis zu 1000 m
hohen Diapiren aufgestiegen (vgl. auch B Abb. 12.28 und 14.3) (Bildrechte: nach Pflug 1982)
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B Abb.11.29 (a) Skizze der tektonischen Elemente des San-Andreas-Transformstorungssystems in Stidkalifornien

(vgl. » Abschn. 10.4, B Abb. 11.20). Die Pfeile zeigen den Schersinn entlang der Blattverschiebungen. Die gezirkelten Pfeile
deuten Rotationsbewegungen von Blécken an. Der Stiden mit dem Salton-Sea-Pull-apart-Becken ist von Transtension
gekennzeichnet, demgegeniiber herrscht im Norden, im Gebiet der Transverse Ranges, Transpression vor. Es herrschen also
auf engem Raum gleichzeitig (synchron) unterschiedliche tektonische Regime mit entsprechend unterschiedlichen Becken.
Mit der Punktsignatur sind wichtige Becken bezeichnet, deren Entwicklung von der Tektonik kontrolliert wird (Bildrechte: nach
Eisbacher 1996). (b) das Satellitenbild zeigt den zentralen Abschnitt nordlich von Los Angeles, grauschattiert in (a) (Bildrechte:
NASA EARTHSAT PROJECT)
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groRer Seitenverschiebungen

Sedimenttransport an den anderen
Beckenrandern

Sedimenttransport im Bereich
der Beckenachse

« N

B Abb.11.30 Das Ridge-Becken (Eigenname!) ist eine Pull-apart-Struktur zwischen den schrdg aufeinander zulaufenden
Seitenverschiebungen San Gabriel und San Andreas (zur Position siehe 8 Abb. 11.29). Das Becken war vom mittleren bis

zum jiingsten Kanozoikum aktiv und ist dann herausgehoben worden. Die sedimentére Fazieszonierung ist, im Gegensatz zu
einfachen (Halb-) Grében, deutlich dreidimensional angeordnet (Bildrechte: neu gezeichnet aus Allen & Allen 1990, nach Nilson

& McLaughlin 1985)

11.1.6 Kompressionstektonik in
Orogenen

Uber Subduktionszonen, bei Kontinent-Kontinent-
Kollisionen und an stark transpressiven Transform-
zonen entstehen Orogene, die von einer starken
kompressiven Deformation gekennzeichnet sind.
Die groben Strukturen von Konvergenzzonen sind
bereits in » Abschn. 10.3 vorgestellt worden, die

Begriffe Orogen und Orogenese werden am Beginn
des » Abschn. 14.1 nochmals aufgegriffen.

Es gibt ein Spektrum kompressiver Deforma-
tion an konvergenten Plattenrdndern, deren Inten-
sitdt i. W. vom Grad der mechanischen Kopplung
zwischen den beiden Platten abhingt. In einigen
westpazifischen Subduktionszonen, wie z. B. in
der Tonga-Kermadec-Subduktionszone, wird alte,
schwere ozeanische Lithosphire steil in den Mantel




11

260 Kapitel 11 - Tektonik und Beckenbildung

7\
= - !
730N \ 7 o TN
NV = J o1l T N AN
‘\///\/- =S ap VIS AAVES

O Abb.11.31 Entwicklungsschema eines Pull-apart-Beckens zwischen zwei Blattverschiebungen, (a) im Kartenbild, (b) im
Blockbild und (c) im Schnitt parallel zur Blattverschiebung. In (c) sind die Sedimentstapel 1 und 2 dargestellt, die nach dem
Zeitpunkt t, bzw. t, abgelagert wurden. Zur Orientierung ist ein vertikaler Gang eingezeichnet (schwarz), der das Gebiet vor
der tektonischen Bewegung durchschlagen hat. Das Becken selbst entspricht in diesem Beispiel einem Halbgraben mit einer
antithetischen Rotation der Hangendscholle (vgl. @ Abb. 11.26d) (Bildrechte: nach Eisbacher 1996)

>
>

O Abb.11.32 Kartenskizze (a) und Profil (b) durch das Nigerdelta, das seit dem Paldogen in Form von drei tiberlagernden,
diachronen Fazieskorpern geschittet wird: 1. Deltafront/tiefmarine Tone (bis 7000 m!), 2. Deltafazies sensu strictu = erd6lhoffige
Wechsellagerung aus Deltafront und -ebene: Sand, Silt und Ton; 3. fluviatile Ablagerungen. Im zentralen Bereich des Deltas

sind 12 km Sediment akkumuliert, was einem Drittel der Krustenméchtigkeit entspricht! c) Unterschiedliche Typen von
synsedimentdren Abschiebungen in den paralischen Sequenzen des Nigerdeltas und die damit assoziierten Erdolfallen.
Muttersediment des Erddls sind die Deltasedimente selbst. Das Nigerdelta ist eines der grof3en Erdolférdergebiete der Erde
(Bildrechte: nach Doust & Omatsola 1989, mit freundl. Genehmigung der American Association of Petroleum Geologists, AAPG
©1989)
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B Abb.11.34 Im Spannungsfeld der Atlantikéffnung und der Afrika-Eurasia-Konvergenz hat sich vor allem im Stiden

des Norddeutschen Beckens ein spezifischer tektonischer Stil ent
Schollenmosaik durch den Wechsel von Extension, Kompression,
herrscht Beckensubsidenz durch Sedimentauflast vor (zur Positio
Quellen entworfen von R. Benek)

wickelt (saxonische Tektonik, A. Tornquist 1908), bei dem ein
Rotation und Salztektonik bewegt wurde. Im Kanozoikum
n des Profils siehe @ Abb. 11.33) (Bildrechte: nach mehreren

Diskordanz

Gipshut

SE

NW

B Abb.11.35 Drei Profile durch Zechsteinsalzdiapire in Nordw

und Salzdiapirismus, gefolgt von Inversionstektonik mit lateralen

estdeutschland (Zechstein = oberes Perm). Die Diskordanzen
und die Stérungstektonik sind z. T. auf die Salzbewegung zurlickzufiihren; der Gipshut ist das Riickstandsprodukt einer
Losung des Salzes durch Grundwasser; (a) Hohenassel bei Hildesheim: Der Salzstock bildet den Kern eines Sattels (nach Roll
aus Zeil 1990); (b) Wienhausen bei Celle: Salzstock mit ausgepragter Pilzform (aus Zeil 1990); (c) Diese komplizierte Struktur
bei Ahlfeld reprasentiert die gesamte, in B Abb. 11.34 angesprochene Charakteristik der saxonischen Tektonik: Dehnung

Salzintrusionen unter Einbeziehung von Rét-Evaporiten

(Untertrias) (vgl. @ Abb. 11.23) (Bildrechte: nach Jordan & Kockel 1991)

herabgezogen (» Abschn. 10.3). Entsprechend gering
ist die kompressive Spannung senkrecht zum Plat-
tenrand an der Kontaktfliche der beiden Platten.
Die Subduktion am Westrand Siiddamerikas (andi-
notype Subduktion) hingegen ist von relativ starker
kompressiver Spannung am Plattenkontakt gekenn-
zeichnet, deren Ubertragung in die Oberplatte dort

zu Aufschiebung und Faltung im Fore-arc, im Arc
und im Vorland fithrt (8 Abb. 11.37). In einer Kon-
tinent-Kontinent-Kollisionszone wird leichte konti-
nentale Lithosphére unterschoben (,tectonic under-
plating), was wegen des isostatischen Auftriebs nur
sehr begrenzt funktioniert und daher in beiden Plat-
tenrdndern zu starker Deformation fiihrt. Vor allem
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B Abb.11.36 Profil (links) und Lagerungskarte (rechts) der erdélfiihrenden Struktur Reitbrook bei Hamburg. Durch den
Salzaufstieg wurden die Deckschichten aufgewdlbt und bruchhaft gedehnt. In der Kuppel der Aufwélbung hat sich in porésem
Kreidekalk unter undurchléssigen kdnozoischen Tonen Erdél gesammelt. Die Tiefenangaben in der rechten Darstellung
beziehen sich auf die Kreide-Kdanozoikum-Grenze (Bildrechte: nach Behrmann aus Zeil 1990)

die Unterplatte wird im Zuge konduktiver Wir-
mezufuhr aus dem Erdmantel zunehmend duktil
deformiert. Eine weitere Folge des Underplatings
ist die Heraushebung des Orogens, es entsteht ein
topografisches Plateau, welches dann durch Erosion
und u. U. durch Kollaps (s. u.) zu einem Gebirge

mit hohen Bergen und steilen Talern zergliedert
wird (> Kasten 11.1). Underplating kontinentaler
Lithosphidre wird auch als A-Subduktion bezeich-
net (zu Ehren von Otto Ampferer, der am Beginn
des 20. Jhdts. grundlegende Arbeiten in Orogenen
durchfiihrte).
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Kapitel 11 - Tektonik und Beckenbildung

Kasten 11.1 Dynamik von Orogenen

Gebirge konnen im Spannungsfeld der Richtung der
Plattenkonvergenz und der Eintauchrichtung der
Subduktionszone schematisch in zwei Keile gegliedert
werden: den flacheren Prokeil, der der Schubrichtung
der Subduktionszone entgegenblickt, und den
steileren Riickkeil oder Retrokeil, der in Richtung der
Bewegungsrichtung der eintauchenden Platte geneigt
ist. In @ Abb. 11.39a sind die zusammengeschobenen
Krustenpartien schematisch dargestellt, ebenso wie die
Bewegungspfade des Krustenmaterials innerhalb der
zusammengeschobenen Teile.

Prokeil und Retrokeil unterscheiden sich in der
unterschiedlichen Neigung ihrer Oberflachen. Der
Retrokeil ist als Uberschiebungsfront steiler, seine
Oberflache ist hdufig nahe des kritischen Hangwinkels.
Die Oberflache des Prokeils ist hingegen nahe des
minimalen Hangwinkels. Die Keilbildung ist das Ergebnis
eines tektonisch verursachten Krustenschubes, eines

Materialimportes in das Gebirge hinein, der schlie8lich
die Verdickung der Kruste herbeiftihrt. Allerdings
verhindern die Materialeigenschaften der Kruste einen
unendlichen Materialimport und begrenzen somit

das Hohenwachstum. Wird ein bestimmtes Verhaltnis
der Hohe zur Breite tiberschritten, kann die Kruste das
Relief nicht mehr stiitzen und flieBt geologisch langsam
auseinander wie ein Pudding (B Abb. 11.38 und 11.39b;
siehe folgender Abschnitt).

Jedoch erreichen sehr viele Gebirge diesen Punkt nicht.
Denn dem tektonisch bedingten Materialimport in

das Gebirge hinein steht ein exogener Export aus dem
Gebirge gegentiber, den Verwitterung und insbesondere
Denudation und Erosion vertreten. Fiir die Geometrie
von Gebirgen als orografische Barrieren ist es von grof3er
Bedeutung, aus welchem Bereich das Material exportiert
wird. Ort und Ausmal des Exportes hdngen von den
vorherrschenden Windrichtungen und damit von der

~ ~ glatter
b h Untergrund
o o rauher
~ ~ Untergrund

Ubersteilung

A

=%
=

=> Auseinandergleiten

B Abb.11.38 Die Oberflichenneigung orogener Keile wird bei gegebener Uberschiebungsrate, ebenso wie Sand-
oder Schneekeile vor einem Schieber, von der Rauhigkeit des tiberfahrenen Untergrundes bestimmt. Bei niedriger
Rauhigkeit hat der Keil eine geringere Neigung, nimmt die Rauhigkeit zu, wird er steiler. Wird der Keil Gbersteilt,

gleitet er unter Extension auseinander
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a b c
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Minimale Neigung

! keine Erosion
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| Deformation
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——
(C) gravitative Extension (Kollaps)

B Abb.11.39 Bildung von Prokeilen und Retrokeilen in Konvergenzzonen. (a) Generelles Schema, die
gestrichelten Linien mit den Pfeilen verdeutlichen die Materialbewegung in den einzelnen Keilen. (b) Das
Uberwiegen von tektonischem Materialimport tiber den exogenen Export fiihrt zur Masseakkumulation in der
Konvergenzzone und Uber duktiles Gleiten an der Basis der tiberdickten Kruste zur Extension des Gebirgskdrpers. (c)
Die Konzentration der Niederschldge tiber einem Keil fihrt hier zur bevorzugten Denudation des Orogens und damit
zur Exhumierung tieferer Krustenteile. Daher sind in diesen Zonen Gesteine mit einem héheren Metamorphosegrad
aufgeschlossen. Die Punkte verdeutlichen die relative Bewegung verschiedener Krustenniveaus, ausgehend von
einer anfanglich vertikalen Anordnung. Die Krustendeformation in a—c wird tiber dem Punkt S fokussiert, da hier die

Unterschiebung des Mantels der linken Platte unter die rechte beginnt (Bildrechte: Willett et al. 1993)

Verteilung der Luv- und Leeseiten ab. Denn Niederschldage
konzentrieren sich zumeist als Steigungsregen an den
Luvseiten von orografischen Barrieren, wie Gebirge sie
darstellen (B Abb. 15.14). Fur Entwicklung, Bau und Relief
eines Gebirges ist es somit von zentraler Bedeutung,

ob sich Niederschldge an Prokeilen oder Retrokeilen
konzentrieren.

Féllt der Regen, wie im Fall der zentralen Anden, im
Gebiet des Retrokeils, konzentriert sich die Denudation
an der Ostflanke des Gebirges (rechts in 8 Abb. 11.39c
(A)). Da von Westen geschoben, also Material importiert
wird, wird die betroffene orogene Kruste im Sinne der
Materialbewegungspfeile nach Osten zum Ort des
erosiven Exportes im Retrokeil nachgefiihrt. Insgesamt
werden auf diese Weise Gesteine an der Oberfldche
freigelegt, die aus immer gréBeren Tiefen der orogenen
Kruste stammen. Dort, wo der exogene Materialexport
am starksten ist, werden Krustengesteine aus der

groBten Tiefe exhumiert, die entsprechend den hochsten
Metamorphosegrad zeigen (B Abb. 11.39¢). Eine andere

Verteilung ergibt sich, wenn die Luv- und Leeverhaltnisse
vertauscht sind und die vorherrschende Windrichtung

in Ubereinstimmung steht mit der vorherrschenden
tektonischen Transportrichtung. Dann werden die
Steigungsregen tiberwiegend am Prokeil fallen und

der Materialexport wird hier stattfinden. Dies findet
dann seine Entsprechung in der Verteilung der héheren
Metamorphosegrade im Prokeil (B8 Abb. 11.39¢ (B)).

In den Zentralen Anden, aber noch viel drastischer im
Himalaya (B Abb. 11.40), zeigt sich, dass die relativ

hohe Rate des Materialimports ins Gebirge relativ zum
geringeren Export durch Niederschlag und Erosion dazu
fuhrt, dass in beiden Gebirgen zuviel Material akkumuliert
und diese daher, wie oben beschrieben, in geologischen
Zeitraumen auseinandergleiten. Dies geschieht nicht
durch einfache verteilte Bewegung im Gebirgskorper.
Die Basis des Gebirges gerat durch die Krustenstapelung
in Tiefen, bei denen die plastische (duktile) Deformation
festen Materials beginnt und plastische Gleitung einsetzt
(B Abb. 11.39b). Es entsteht quasi eine duktile Gleitbahn,



268 Kapitel 11 - Tektonik und Beckenbildung

auf der der Gebirgskorper auseinandergleiten und damit
erheblich an Breite zunehmen kann (B Abb. 11.41). Die
sprode Oberkruste reagiert hingegen mit der Anlage
von Extensionsbriichen und der Bildung von Horsten
und Graben. Diese Prozesse diirften maBgebliche

wir sie mit Tibet im Himalaya und mit dem Altiplano

in den zentralen Anden finden. Immerhin verzeichnen
sowohl Altiplano als auch Tibet Krustendicken von bis
zu 70 km. Dies entspricht der doppelten Machtigkeit der
durchschnittlichen kontinentalen Kruste.

Ursachen fiir die Bildung orogener Plateaus sein, wie

TIBET
1000 km
Zentrale Anden

300 km

Luy,

\t'( niederschlagsreich
‘“, Erosion, Transport

Lee, trocken

obere Kruste

(‘/

duktile untere Kruste

B Abb.11.40 Dimensionen von zentralen Anden und Himalaya und die Entwicklung der Topografie bei einseitig
lokalisierten Niederschldgen (Bildrechte: nach Masek et al. 1994)

zentrale Anden, 21°S

w E

A

Tiefsee-
rinne

300 km ké&nozoische Verkiirzung der

s| Oberplatte
(+200 km post-jurassischer tektonischer
Erosion des Fore-arc?)

11

zentrale Alpen
N
gl =M

S
500 km kénozoische

Konvergenz 20 x vertikale Uberhéhung

Himalaya-Tibet, 87°E
N

Y e N

2000 km post-kollisionale Konvergenz

S

sl

O Abb.11.41 Malstabstreue Querschnitte und GréBenvergleich (a) zentrale Anden, (b) zentrale Alpen und

(c) Himalaya. Die Alpen, das uns nachste Gebirge, das wir zu Recht als veritables Gebirge empfinden, erweist sich

in maBstabsgleichen Darstellungen als relativ unscheinbar. Noch betonter ist der Unterschied zu dem breiten
Gebirgsplateau mit Tibet und Himalaya. Alpen und die zentralen Anden sind hervorgegangen aus etwa 500 km
Krustenverkiirzung in den letzten 40 Millionen Jahren. Trotz eines vergleichbaren tektonischen Imports sind die Alpen
das kleinere Gebirge, da hier relativ hohe Niederschldage auf beiden Seiten des Gebirges einen effizienten exogenen
Materialexport erlauben. Im Fall des Himalayas liegt die Krustenverkiirzung infolge der Kollision Indiens mit Asien in
einer GroBenordnung von 2000 km (Bildrechte: veréndert nach Kley & Eisbacher 1999)



11.1 - Elemente der Tektonik

In den Randzonen des Orogens, also im Uber-
gangsbereich zum nicht deformierten Vorland, bzw.
im duferen Fore-arc kénnen Falten- und Uberschie-
bungsgiirtel entstehen. Sie werden i. W von supra-
krustalen Sedimenten aufgebaut, die in Vorlandbe-
cken (» Abschn. 11.2) und, in kleinerem Maf3stab, im
Bereich von Akkretionsprismen akkumulierten (8@
Abb.10.14). Unterkrusten- und Mantelgesteine sind i.
d. R. nicht eingebunden. Treffend bezeichnet bestehen
Falten- und Uberschiebungsgiirtel aus Falten und seit-
lich und vertikal {ibereinandergestapelten Uberschie-
bungen (,imbricated thrust sheets®). Die in die Defor-
mation einbezogene Masse hat, im Profil quer zum
Streichen des Orogens betrachtet, die Form eines Keils
(» Kasten 11.1). Sie wird von einer Seite von einem
kompetenten Block, dem Zentrum des Orogens, auf
einer mehr oder weniger schridgen Fliche (Sohliiber-
schiebung oder basales Décollement) verschoben.
Dieser Vorgang ldsst sich mit einem Schneekeil ver-
gleichen, den ein Schneepflug auf einer flach anstei-
genden Strafle vor sich herschiebt (8 Abb. 11.38).
Solange der Keilwinkel (,taper‘ = Hangwinkel der
Keiloberflache + Eintauchwinkel der Sohliiberschie-
bung) unter der kritischen Grofle (critical taper”)
bleibt, wird die Masse im Keil deformiert. Durch die
Einengung schwillt der Keil an und der Keilwinkel
wichst. Erreicht der Keilwinkel die kritische Grofie,
kann die interne Deformation enden und die gesamte
Masse gleitet auf der Sohliiberschiebung. Der kriti-
sche Keilwinkel hangt wesentlich von der Gesteins-
festigkeit, der Reibung an der Sohliiberschiebung und
dem Druck der Porenfliissigkeit im Gestein ab. Wie
beim Schneeschieben werden vor dem Keil liegende,
bislang undeformierte Schichten nach und nach in
die Deformation einbezogen. Sie werden ebenfalls
zunichst deformiert und bei Erreichen des kriti-
schen Winkels en masse verschoben. Somit wandert
die Zone der aktiven Faltungs- und Uberschiebungs-
tektonik schrittweise nach aufSen, vom Orogen weg. Es
istallerdings auch moglich, dass der kritische Winkel
iiberschritten wird und die Gesteinsmassen des tiber-
steilten Keils gravitativ abscheren. Dieses Keilmodell
stellt eine Vereinfachung der wesentlich komplexeren
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natiirlichen Prozesse dar (» Kasten 11.1, @ Abb. 11.37).
In der zentralen Kollisionszone entstehen weite, mehr
oder weniger horizontale Uberschiebungen, auf
denen oberkrustale Sedimente und auch unterkrus-
tale Metamorphite und Plutonite bisweilen iiber viele
Zehner Kilometer in Form von tektonischen Decken
(;nappes’) transportiert werden (8 Abb. 11.42-11.45).
Der Transport und die damit verbundene Deforma-
tion kénnen sehr komplex in Zeit und Raum sein.
Eine Decke kann, im Frithstadium einer Orogenese,
zunéchst durch seitlichen Druck als Folge der Platten-
konvergenz bewegt werden (8 Abb. 11.43c). Wenn sie
spéter, als Folge der Aufschiebung oder durch isosta-
tische Aufwirtsbewegung des Orogens, in ein hohes
topografisches Niveau gelangt, kann ein weiterer
Transport, nun aufgrund des eigenen Gewichts, von
der zentralen Achse des Orogens nach auflen statt-
finden. Hierbei kann die Decke als Block auf meist
3-6° geneigten Scherbahnen abwirts gleiten oder wie
ein Gletscher zerfliefSen (B Abb. 11.43b, d, und 11.40).
Wie bei der Kette einer Planierraupe kann dabei im
Bereich der Deckenstirn Material heruntergezogen
und von der Decke tiberrollt werden. Werden durch
lokale Hebung und Erosion die Deckenbasis und dar-
unter liegende Gesteine freigelegt, spricht man von
einem tektonischen Fenster (B Abb. 11.42 und 11.45),
wird ein Deckenteil durch die Erosion vom Rest der
Decke isoliert, entsteht eine tektonische Klippe
(B Abb. 11.42).

Aktive Orogene, wie z. B. der Himalaya und
benachbarte Gebirge, zeigen ein Nebeneinander
von Gebieten, die unter Kompression, Dehnung und
Schertektonik stehen (8 Abb. 11.46). Die Deforma-
tion in Orogenen kann also raumlich und zeitlich
sehr kompliziert verlaufen. Die wesentlichen Ursa-
chen hierfiir sind:

der heterogene Aufbau der an der Kollision

beteiligten Blocke,

die Anderungen der Bewegungsbetrige und

-richtungen der beteiligten Platten wihrend der

Orogenese und

die unregelméfliigen Umrisse der kollidie-

renden Blocke (vgl. @ Abb. 11.45 und 11.46).
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Tektonisches Halbfenster

Fenster Uberschiebungs-

front

Kristallingesteine des Sockels |:| Tone und Karbonate
Bereich duktiler Deformation [ Klastische Sedimente

g==) synorogene Klastika
des Vorlandes

B Abb.11.42 Inventar von Orogenen: Das Schema zeigt ein fiktives Kartenbild (oben) und Profil (unten) einer grof3en
Uberschiebung; die Grenzen tektonischer Decken werden im Kartenbild durch dicke Linien mit Zdhnen dargestellt, wobei die
Zahne in die Gberlagernde Decke weisen; die gestrichelten blauen Linien stellen inzwischen erodierte Teile einer Deckenbasis
dar; weitere Erlauterungen im Text (Bildrechte: nach Eisbacher 1996)

a
Basisstorung
b Y A A V4
A A A R 4
P R R S A A R A e/
| | | |
/ / / /
c / / / /
re 7 7 re

O Abb.11.43 Idealisierte Verteilung von g, in Decken, die durch unterschiedliche Mechanismen bewegt wurden

(vgl. @ Abb. 11.18). (a) ein Deckensttick vor dem Transport, (b) beim Schwerkraftgleiten wird die Decke durch einfache
Scherung parallel zur Basisstorung deformiert, (c) horizontaler Druck ,von hinten” erzeugt eine kombinierte Deformation aus
einfacher Scherung und Einengung parallel zur Basisstorung, (d) bei gravitativem Kollaps erfolgt die Deformation durch eine
Kombination aus einfacher Scherung und Extension parallel zur Basisstorung (Bildrechte: nach Twiss & Moores 1992)
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B Abb.11.44 Zusammengesetzter Profilschnitt durch einen Teil der helvetischen Decken in der Westschweiz. Die
Deformation wurde anhand von verformten Ooiden (B Abb. 8.12c) rekonstruiert (,natirliche Deformationsellipsen”: blaue
Ellipsen). Die Basis der Decken ist von starker Scherung gekennzeichnet (vgl. @ Abb. 11.43); der Begriff herzynisch wird
synonym zu variszisch verwendet (Bildrechte: nach Eisbacher 1996)

11.1.7 Gravitativer Kollaps und
tektonische Abdachung

Durch die Stapelung von krustalen Decken wichst
die kontinentale Lithosphére im Bereich des Orogens
stark an. Geophysikalische Untersuchungen zeigen,
dass die Moho unter aktiven Orogenen wie dem
Himalaya und den zentralen Anden 70-80 km tief
liegt (bei nichtorogener Kruste ca. 35 km). Durch
die erhohte Méchtigkeit baut sich eine starke, gra-
vitativ bedingte Spannung im Orogen auf. Lisst
nun die seitliche Einengung des Orogens, bedingt
durch eine Verdnderung der Plattenbewegungen,
nach, tiberwiegt die gravitative Spannung und das
Orogen flief3t, einem Teig vergleichbar, auseinander
(8 Abb. 11.43d). Dieser gravitative Kollaps findet so
lange statt, bis die Lithosphére wieder zur Isostasie
gelangt.

In der tieferen Kruste findet der Kollaps durch
duktile Deformation statt. Hierbei konnen sich
flach einfallende Scherzonen entwickeln, entlang
derer hohere Partien des Orogens herabgleiten.
Die Gesteine in der Unterkruste zerfliefSen gewis-
sermaflen unter der Last der {iber ihnen liegenden
Deckenstapel. Das sprode suprakrustale Stockwerk
wird durch die Dehnung in eine Reihe von Blocken
zerlegt, die, von Abschiebungen begrenzt, gegen-
einander rotieren. An der Erdoberfliche entstehen
(Halb-)Grében. Die kollapsbedingte Subsidenz eines
Gebirges kann schneller verlaufen als die Denuda-
tion des Gebirges durch Erosion (vgl. » Abschn.5.1;
» Kasten 11.2).

Beim gravitativen Kollaps von Orogenen kénnen
tiefere Stockwerke der Kruste durch Abschiebun-
gen der iiberlagernden Schichten freigelegt werden.
Durch die Auflastminderung steigt der freigelegte
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Arosa

\_— heutige Landoberflache

* Europaischer Plattenrand
** Apulischer Plattenrand

B Abb.11.45

(3,4-;,\.,\ -+ -
N\~ Periadriatische Linie
[ | Europaischer Plattenrand
[] Valais Ozean (Alpine Tethys) [ Apulische Platte stidlich
[_] Brianconnais Terrane
- Il Piemont-Ligurien-Ozean
(Alpine Tethys)

» [] Margna-Sesia-Fragment

Austroalpine Decken
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] Deckenstapel der Apulischen
Platte nérdlich der Periadriat. L.

der Periadriat. Linie

[ Neotethys und ihr distaler
passiver Kontinentalrand

Engawie Bergell-Intrusion

Periadriatische Linie
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oberkrustales
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(a) Vereinfachte geologische Karte der Alpen mit den wichtigsten tektonischen Einheiten. Die Alpen sind das

Resultat einer komplexen Kollision verschiedener Platten und Terrane mit dem Stidrand von Meso-Europa, die im Verlauf der
Kreide und des Kanozoikums ablief; (b) schematischer N-S-Schnitt durch die Alpen (Lage = rote Gerade in (a)), basierend auf
Geldndedaten und dem geophysikalischen Profil NFP-20 East; groBe Mengen zusammengeschobenen Materials wurden bereits
wahrend der Hauptkollisionsphase und auch heute noch erodiert (rote Linie = heutige Landoberfléche ldngs des Schnitts)

(Bildrechte: nach Schmid et al. 1996)

Bereich isostatisch auf. Hiufig werden bei diesem
,tectonic unroofing* hoher metamorphe Gesteine
»rasch*nach oben gebracht (exhumiert). Diese meta-
morphen Kernkomplexe sind zum wesentlich schwi-
cher metamorphen Nebengestein durch Scherzonen
getrennt, an denen die seitlichen Abschiebungen und

die isostatisch bedingten Aufwirtsbewegungen statt-
gefunden haben (@ Abb. 11.47).

Neuere Modellrechnungen ergeben, dass gra-
vitativer Kollaps oder auch einfache Extension
(B Abb. 10.4) alleine nicht ausreichen, um eine
rasche Exhumierung von unterkrustalen Gesteinen
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B Abb.11.46 Im Himalaya und seiner Umgebung kommen Gebiete mit Kompression, Dehnung und Seitenverschiebung

nebeneinander vor. Der kontinentale Block der India-Platte hat sich wie ein Kolben weit in die Eurasische Platte hineingedriickt
(;tectonic indenter’). Im Pamir hat eine Ecke der Indischen Platte die Oberkruste der Eurasischen Platte wie einen Vorhang
zusammengeschoben. Vor allem im Osten weichen einzelne Blocke der Eurasischen Platte dem Druck entlang der gro3en
Seitenverschiebungen seitlich aus (;tectonic escape’) (vgl.B Abb. 10.1-10.2 und 11.25) (Bildrechte: nach Taponnier &

Molnar 1977)

zu bewirken. Alternative Modelle der Genese von
metamorphen Kernkomplexen favorisieren als
Ursache ,tectonic underplating’ im Zuge der Plat-
tenkonvergenz (B Abb. 11.48). Sowohl bei andino-
typen Konvergenzzonen (ozeanische Lithosphire
taucht unter kontinentale ab) als auch bei Kon-
tinent-Kontinent-Kollisionen kénnen krustale
Spéne der Oberplatte mit der abtauchenden Platte

herabgezogen und weiter unten an die Oberplatte
angelagert werden. Wird auf diese Weise mehr und
mehr Material an der Unterseite der Oberplatte
akkumuliert, kann der dariiber liegende Bereich der
Oberplatte angehoben werden. Der Effekt wird u. U.
noch durch den gravitativen Auftrieb verstirkt, den
das relativ leichte, durch Underplating verfrachtete
Material erfahrt.
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B Abb.11.47 Das sachsische Granulitgebirge (S. G. M.) ist ein metamorpher Kernkomplex (oben im Kartenbild, unten im
Profil), der wahrscheinlich durch unterkarbonisches ,tectonic underplating’ im Zuge der variszischen Kollision entstanden ist
(mehr dazu in » Abschn. 14.1). Sein Kern ist i. W. aus Hochdruckgranuliten aufgebaut und durch mylonitische Scherzonen von
oberkrustalen, schwach metamorphen Gesteinen getrennt (weiteres im Text; mehr zu metamorphen Gesteinen in » Kap. 13)
(Bildrechte: nach Reinhardt & Kleemann 1994)
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metamorpher
Kernkomplex

B Abb.11.48 Schema der méglichen Entstehung eines metamorphen Kernkomplexes durch ,tectonic underplating’ von
Fore-arc-Spédnen an die Unterseite der Oberplatte in einer Subduktionszone (Bildrechte: nach einer Idee von O. Oncken)

Schliefllich konnen klimatische Prozesse einen
bedeutenden Einfluss auf die Entwicklung von Oro-
genen haben. Ist eine bestimmte Zone des Orogens
iiber ldngere Zeit hinweg von starkem Niederschlag
und damit von starker Erosion betroffen (wie z. B.
der Siidrand des Himalaya oder der Ostrand der
zentralen Anden), wird der betreffende Abschnitt

der Lithosphdre in seinem Bemiihen Isostasie zu
erreichen mit rascher Hebung reagieren. Somit ist
wahrscheinlich, dass auch exogene Prozesse zur
raschen Exhumierung und zur Entstehung von
metamorphen Kernkomplexen beitragen konnen
(8 Abb. 15.14 und » Kasten 11.2).

Kasten 11.2 Tektonische Geomorphologie von Orogenen

Niederschldage und damit die Denudation eines Gebirges
konzentrieren sich an der Luvseite, die sich im Fall der
zentralen Anden im Retrokeil befindet (» Kasten 11.1).
Erosion ist der Transfer von Masse von einer Quelle in eine
Senke, aus einem Gebirge in ein Becken (8 Abb. 11.49).
Dieses kann festlandisch oder marin sein. Erosion ist
Masseexport, das Erosionsgebiet wird aufsteigen.
Sedimentation ist eine andere Form des Masseimportes
als bisher beschrieben; das Becken wird, zumindest
teilweise, unter der,Last” des zugefiihrten Sediments
einsinken.

Der Schwerpunkt der Niederschlage liegt bei den
zentralen Anden im Bereich der Ostkordillere, der Luvseite
des Orogens bei vorherrschenden Winden aus stlichen
Richtungen (B Abb. 11.50). Hier sind Materialexport und

damit die Hebung des Gebirges sowie die Exhumierung
tieferer Krustenteile am groBten (B8 Abb. 11.40).

Die Beziehungen zwischen Niederschlagsraten und
Topografie bei der Formung der Anden erlautern zwei
topografische Profile vom Andenhochland des Altiplano
durch die Ostkordillere in das 6stliche Andenvorland

(B Abb. 11.51, s. a. 8 Abb. 11.50). Das Profil des Rio Beni
quert die Ostkordillere in einem Bereich, in dem die
Gebirgskette bis zu 6500 m Hohe erreicht, dasjenige

des Rio Pilcomayo quert Hohen von nur ca. 5000 m.
Betrachtet man die Niederschlagsverteilung entlang der
Profile am Ostrand der Anden, so zeigen sich die hochsten
Niederschlagsraten in den FuB3regionen des Gebirges. Im
Beni-Profil erreichen die Niederschldge etwa 2 m pro Jahr,
in der FuBBregion des Pilcomayo-Profils sind sie hingegen
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B Abb.11.49 Schema des Materialtransfers von einem Erosionsgebiet (Quelle) in ein Becken (Senke) (Bildrechte:
nach Tucker & Slingerland 1994)
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B Abb.11.50 Digitales Hohenmodell der zentralen Anden. Die wei3en Pfeile zeigen die dominanten Windsysteme
an, die grauen Balken die Lage der Profile des Rio Beni (B) und des Rio Pilcomayo (P) in 8 Abb. 11.51. (Bildrechte:
Digitales Hohenmodell modifiziert nach Allmendinger et al. (1997)



11.1 - Elemente der Tektonik

nur halb so hoch. Fiir den Rio Beni ergibt sich somit eine
entsprechend hohere Fahigkeit, Material durch Erosion
zu exportieren. Ahnliches gilt auch fiir den Siidrand des
Himalayas im Ubergang zum Hochhimalaya. Wir kénnen
also schlieBen, dal’ bei andauerndem tektonischen
Materialimport mit steigenden Niederschldgen die
héchsten Gebirgshéhen im Bereich der héchsten
Niederschlagsraten zu finden sind (Beni-Profil). Sind

die Niederschlagsraten hingegen relativ gering, ist

auch das Relief geringer (Pilcomayo-Profil). Insgesamt
jedoch gleicht dieser Export den plattentektonisch
bedingten Import nicht aus. Die nicht ausreichend
bilanzierte Akkumulation im Orogen tragt zu seinem
Auseinandergleiten bei. Neben der zunehmenden Breite
des Gebirges ist die Bildung von Hochplateaus wie dem
Altiplano oder Tibet eine wesentliche Konsequenz des
Import-Export-Ungleichgewichtes.

Neben der Hohe eines Gebirges driickt sich das Bestehen
eines derartigen Gleichgewichts oder Ungleichgewichts
in den Anteilen einzelner Hohenstufen am Gebirge

aus (B Abb. 11.52). Der Vergleich der hypsometrischen
Kurven der nérdlichen, zentralen und stidlichen Anden

durchschnittlicher Niederschlag im Vorland:
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macht dieses deutlich. Der schematische Kurvenverlauf
der nordlichen Anden zeigt eine Verteilung der
Hoéhenstufenanteile, die die fluviatile Erosion unter feucht-
tropischen Bedingungen widerspiegelt. Die Morphologie
des Gebirges weist bereits auf die Entwicklung typischer
fluviatiler Ausgleichsgefalle hin (B Abb. 5.16). In den
stdlichen Anden befindet sich das Hochgebirge
oberhalb der ganzjahrigen Schneegrenze und die
hoch-erosiven quartaren Gletscher trugen bevorzugt
die oberen Hohenstufen ab, sodass der Anteil dieser
Hohenstufen relativ niedrig ist und die hypsometrische
Kurve einen entsprechenden Knick verzeichnet. In

den zentralen Anden hingegen ist der Kurvenverlauf
nahezu linear. Ein leicht konvexer Verlauf wird durch

den groBen Anteil des Altiplano-Hochlandes an der
Gesamtoberflache des Gebirges hervorgerufen. Dieser
Kurvenverlauf verdeutlicht die mangelhafte Effizienz des
fluviatilen Masseexports in Funktion der sehr geringen
Niederschlagsraten im Windschatten der groen Hohen
des 6stlichen Gebirgsrandes und die Dominanz der
tektonischen Prozesse.

durchschnittlicher Niederschlag im Vorland:
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Topografische Profile des Rio Beni und des Rio Pilcomayo in den zentralen Anden (8 Abb. 11.50)

sowie des stidlichen Himalayas einschlieBlich ihrer Niederschlagsverteilung. Die beigen Fldchen tiberspannen die
Bereiche zwischen den jeweils hochsten und niedrigsten Hohen entlang der Profile, die fetten, gestrichelten und
durchgezogenen Linien spiegeln den mittleren Verlauf wider (Bildrechte: nach Masek et al. 1994)
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B Abb.11.52 Normalisierte hypsometrische Kurven der Anden, schematisch zusammengefasst. Nordliche
Anden: n =7, zentrale Anden: n = 6, stidliche Anden: n = 7, n = Anzahl der gemessenen Profile (Bildrechte: nach

Montgomery et al. 2001)

11.2 Sedimentbecken und Subsidenz

Sedimentbecken gehoren zu den bedeutenden grof3-
maf3stéblichen Elementen der Erdoberfliche und der
oberen Kruste. Ihr Studium ist ein wichtiger Bereich
der Geologie, der viele Teildisziplinen in interdiszi-
plindrer Zusammenarbeit verbindet. Die aus Vulka-
niten und Sedimenten bestehenden Fiillungen der
Becken geben Auskunft iiber eine Vielzahl geologi-
scher Faktoren der Beckenanlage und -entwicklung.
Die Verteilung und Abfolge der Beckensedimente
zeichnet die geologischen Randbedingungen auf, die
die Beckenentwicklung gesteuert und die Ablagerun-
gen bedingt haben. Die Sedimente enthalten Zeug-
nisse des Paldoklimas und der seinerzeit herrschen-
den Verwitterungsbedingungen. Die Geometrie und
Art der Ablagerungen beinhalten Informationen
iiber die Transportvorginge und Umwelteinfliisse
zur Zeit der Ablagerung. Der detritische Inhalt klas-
tischer Sedimentgesteine spiegelt die Zusammenset-
zung und Geschichte ihrer Herkunfts- oder Liefer-
gebiete wider. Oftmals sind es allein die Zusammen-
setzung und Fazies der in den Becken tiberlieferten
Sedimente, die uns Aufschluss tiber bereits weitge-
hend erodierte, dltere Orogene geben kénnen.

Die Biostratigrafie liefert Informationen tiber
die zeitliche Gliederung der Gesteine und die Raten
ihrer Ablagerung. Geochemische Merkmale mag-
matischer Gesteine wiederum sind Zeugnisse der
Magmengenese, die ihrerseits Ausdruck des platten-
tektonischen Rahmens ist (» Kap. 10, mehr dazu in
» Kap. 12). Neben der Oberflachen- und Aufschluss-
beobachtung sind uns Geometrie und Architektur
einer Beckenfiillung tiber geophysikalische Untersu-
chungsmethoden und Bohrungen zuginglich. Deren
Ergebnisse erlauben die Interpretation der Bildungs-
geschichte auch alterer Becken, die im Untergrund
vorhanden, aber von jingerer Bedeckung verhiillt
sind. Von erheblicher wirtschaftlicher Bedeutung
sind die Sedimentbecken, da sie grofie Lagerstat-
ten fiir uns notwendiger Rohstofte, wie z. B. Wasser,
Erdol, Erdgas und Kohle, aber auch Erze, enthalten
konnen.

Mit dem Begriff Becken assoziiert man aufSer-
halb der Geologie hiufig eine mehr oder weniger
symmetrische, schiisselformige Hohlform, deren
tiefste Stelle in der Mitte zwischen den Schiissel-
randern liegt. Ein geologisches Beispiel eines im
Querschnitt derart symmetrischen Beckens ist der
Oberrheingraben (8 Abb. 11.28), der beidseitig von
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Grabenflanken - den Vogesen und dem Pfilzerwald
einerseits sowie Schwarzwald und Odenwald ande-
rerseits — begrenzt wird. Im Becken innerhalb des
Grabens befindet sich eine mehrere tausend Meter
machtige Fiillung aus Sedimentgesteinen und unter-
geordnet aus Vulkaniten.

In der Geologie werden aber auch Bereiche als
Becken bezeichnet, die diesem einfachen Bild nicht
entsprechen. Wie wir bereits gesehen haben, sind die
flachmarinen Kontinentalschelfe ausgedehnte Orte
der Akkumulation von Sedimenten (» Kap. 6). Die
Schelfe sind jedoch von der Kiiste zum Kontinen-
talabhang sowie zur Tiefsee hin geneigte Strukturen
ohne einen Gegenhang. Sie sind zwar Teil der Flanke
des im Querschnitt naherungsweise ,,schiisselférmi-
gen“ Ozeanbeckens, allerdings findet Akkumulation
groflerer Sedimentméchtigkeiten nicht in seinem
Zentrum, sondern vorwiegend auf den Schelfen,
dem Kontinentalabhang sowie am Kontinentalfuf}
statt (> Abschn.6.1). Die Tiefseeebenen empfangen
kaum Sediment von den Festldndern. Daher werden
die Ozeanbecken meist nicht in ihrer Gesamtheit als
Becken betrachtet, sondern nur ihre unterschied-
lich beeinflussten Teilbereiche. Somit ist auch der
Schelf allein ein Becken, da er ein relativ einheitli-
ches geologisches System bildet, in dem charakteris-
tische und meist michtige Sedimentfolgen zur Abla-
gerung kommen. Kiistenebenen, wie z. B. das nord-
deutsche Flachland, stellen ebenfalls Becken dar mit
tiberwiegend glazialen und fluviatilen Ablagerungen.
Das norddeutsche Flachland wiederum tiberdeckt in
weiten Teilen das ehemalige permische und mesozoi-
sche Epikontinentalbecken (» Abschn. 6.4).

In der Diskussion der Plattentektonik haben wir
dargestellt, dass sich in den unterschiedlichen geo-
tektonischen Positionen einschliefllich der Platten-
und Kontinentalrdnder Becken bilden. So gliedert
sich ein aktiver Kontinentalrand im Querschnitt in
die Becken und Regionen der Tiefseerinne, des Fore-
arc, des Intra-arc-Gebietes sowie des Back-arc oder
in anderen Fillen des Vorlandes. Die Geschichte aller
Becken wird zum einen vom endogenen plattentek-
tonischen Rahmen und zum anderen von den exo-
genen Klimaeinfliissen als Funktion der geografi-
schen Position der betroffenen Region bestimmt.
Die Summe dieser Einfliisse ruft die charakteristi-
schen Faziesmuster und -architekturen hervor, die es
uns erlauben, ein fossiles Becken im Analogieschluss
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zu den modernen Beispielen hinsichtlich seiner
geotektonischen und paldogeografischen Position
einzuordnen.

In den vorausgegangenen Kapiteln haben wir
bereits die exogenen Prozesse sowie die Plattentekto-
nik dargestellt, die den Rahmen fiir die Bildung und
Fillung von Sedimentbecken abgeben. Nun wollen
wir erkldren, welche grundlegenden Parameter die
Bildung und Entwicklung der Becken bestimmen.

11.2.1 Subsidenz

Bisher haben wir als gegeben hingenommen, dass
Sedimentbecken vorhanden sind und Sedimente auf-
nehmen. Jedoch konnen sich in Becken nur solange
Sedimente sammeln, wie ihnen die Hohlform Platz
fir die Ablagerung anbietet. Ist ein Becken aufge-
fiillt, so wird angeliefertes Sediment dem morpho-
logischen Gradienten folgend in nachsttiefere Regio-
nen auf dem Festland oder im Meer weitertranspor-
tiert werden. Der Platz fiir Ablagerungen in einem
Becken ist jedoch nicht einfach vorhanden, er muss
erst durch das Absinken des Beckens, die Subsi-
denz, geschaffen werden. Subsidenz findet jedoch
nicht ohne Grund statt: Die eigentliche Ursache der
Subsidenz liegt immer in dem endogenen Motor der
Plattentektonik begriindet.

Essind zwei Arten der Subsidenz zu unterschei-
den, die tektonisch-thermische Subsidenz und die
Sedimentauflast-Subsidenz. Die tektonisch-ther-
mische Subsidenz ist der direkte Ausdruck der
grundlegenden plattentektonischen Wirkung auf
die Lithosphire. Dieser Subsidenztyp ldsst sich am
einfachsten am Beispiel der ozeanischen Litho-
sphére veranschaulichen (8 Abb. 10.8 und 11.53a).
Nach ihrer Extrusion in etwa 2500 m Tiefe kithlen
die Basalte der Mittelozeanischen Riicken sowie die
Lithosphire insgesamt mit wachsender Entfernung
zum Mittelozeanischen Riicken und zunehmendem
Alter ab. Die Lithosphére nimmt daher an Dichte
und Méchtigkeit zu, ihre Oberfliche sinkt im reifen
Stadium in den Tiefseeebenen auf etwa 5000 m
Tiefe ab (» Abschn. 10.2). Hier ist die exponentiell
verlaufende Abkithlung der Lithosphire der trei-
bende Mechanismus der Subsidenz. Allen Becken
ist eine tektonisch-thermische Subsidenz eigen, die
jedoch in Abhingigkeit von den plattentektonischen
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B Abb.11.53 Die Mechanismen der Beckenbildung kénnen auf die folgenden Standardsituationen zurtickgefiihrt werden:
(a) Thermische Abkiihlung mit einhergehender Dichte- und Machtigkeitszunahme der Lithosphare, hier dargestellt am Beispiel
ozeanischer Lithosphare; (b) Eine durch Dehnung hervorgerufene Méchtigkeitsabnahme der kontinentalen Lithosphére fiihrt
zur stérungsgebundenen Grabenbildung und Subsidenz des Grabens; (c) Krustenstapelung in Kollisionszonen induziert die
flexurhafte tektonische Subsidenz der unterschobenen Platte unter dem orogenen Keil (Bildrechte: nach Allen & Allen 1990)

Rahmenbedingungen einen unterschiedlichen
Verlauf nimmt (8 Abb. 11.53 und 11.56).

Ein Becken besteht nicht als leere Hohlform. Es
wird Sedimente aufnehmen und zumindest teilweise
verfiillt werden. Zur Erlduterung der Wirkung der
abgelagerten Sedimente auf das Subsidenzverhalten
gehen wir zu Beginn davon aus, dass bereits eine weit-
gespannte Beckenhohlform besteht, die im Zentrum
1000 m tief und mit Wasser gefiillt ist. Die Ablagerung
von Sedimenten im Becken ersetzt ein entsprechen-
des Wasservolumen durch sedimentire Feststoffe.
Diese Sedimente stellen ein zusatzliches Gewicht dar,
das auf der Lithosphére im Untergrund des Beckens
lastet und diese herabdriickt. Bis zu insgesamt etwa
2500 m Sediment kann das Becken daher allein durch
diese Sedimentauflast-Subsidenz aufnehmen. Der
Massenzuwachs durch die grofiere Dichte des Sedi-
mentes (etwa 2,5 g cm) gegeniiber dem Wasser
bewirkt demnach durch die Sedimentauflast-Subsi-
denz ein weiteres Absinken um 1500 m. Eine Sub-
sidenz dariiber hinaus wird durch die Wirkung des
isostatischen Ausgleichs (» Abschn. 9.2) verhindert
werden, das Becken wird verfiillt und alles Wasser
verdringt. Allein durch die Ablagerung von Sedi-
ment kann kein Becken entstehen, die Sediment-
auflast-Subsidenz kann nur einen bestehenden tek-
tonisch-thermischen Subsidenzvorgang verstarken.

Sedimentauflast-Subsidenz und die grund-
legende tektonisch-thermische Subsidenz addie-
ren sich zur Gesamtsubsidenz eines Beckens
(8 Abb. 11.54). In Anbetracht der Tatsache, dass
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B Abb.11.54 Subsidenzgeschichte sowie Anteile der
tektonisch-thermischen und Sedimentauflast-Subsidenz

an der Gesamtsubsidenz des passiven Kontinentalrandes
Nordamerikas 6stlich von Baltimore seit dem oberen Jura. Die
Daten entstammen der Bohrung COST B-2, deren Position

in @ Abb. 11.57 angegeben ist (Bildrechte: nach Steckler &
Watts 1978)
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Sedimentauflast-Subsidenz nicht ohne tektonisch-
thermische stattfinden kann, hat es sich eingebiir-
gert, erstere mit der Gesamtsubsidenz gleichzusetzen
(» Kasten 11.3). Zur Illustration der grundlegenden

Kasten 11.3 Dekompaktion und Backstripping

Die Subsidenz eines beliebigen Ortes in einem Becken

kann berechnet werden, wenn die stratigrafische, d. h.

zeitliche Gliederung eines Sedimentstapels sowie die

Machtigkeit und Lithologie der einzelnen Einheiten aus

Profilen, Bohrungen oder seismischen Daten bekannt sind.

In einem ersten Schritt wird die Sedimentakkumulation

und damit die sukzessive Kompaktion tieferer

Schichten durch die tiberlagernden zuriickgerechnet

(,backstripping’), gleichsam dekompaktiert. Die

hierfir notwendigen Kompaktionsparameter

der unterschiedlichen Sedimentgesteine miissen

experimentell ermittelt oder der Literatur entnommen

werden.

Bei der Berechnung sind folgende Parameter zu

berticksichtigen:

== Die bei klastischen Sedimenten in der Regel
exponentielle Anderung der Anfangsporositit des
Sedimentes by mit der Tiefe (B Abb. 8.4). Die Porositat
ist definiert als das Verhaltnis des Porenvolumens zum
Gesamtvolumen. Die tiefenabhangige Porositat ¢ ist:

— —CZ
¢ = e Gl.11.1

== wobei z die Tiefe in Metern und c ein Koeffizient ist,
der den Verlauf der Kompaktionskurve (8 Abb. 8.4),
also der tiefenabhangigen Porositdatsabnahme
wiedergibt.

== Die kompaktierten Machtigkeiten der einzelnen
stratigrafischen Einheiten (z,, ;) in Metern, wie sie im
Profil vorgefunden werden. Die Méchtigkeiten dieser
Einheiten (22', z ‘) nach Beginn der Dekompaktion,
d. h. der Wegnahme der jiingsten Einheit z.

Die Gesamtsubsidenz eines Ablagerungsortes ergibt sich

somitaus GI. 11.2:

ZZ, _le _ 22 _ zl _%[e—cz1 _ e—czz] _i_%[eczl _eCZZ]

Gl.11.2

Dieser Term kann nun fiir z,"und z,” (B Abb. 11.55)
gelost werden. Man erhdlt die Entwicklung von
Subsidenz und Ablagerung mit der Zeit als Summe der
Last des Sediments auf der das Becken unterlagernden
Lithosphére sowie des zugrunde liegenden und noch
unbekannten plattentektonischen Mechanismus.
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Mechanismen konzentrieren wir uns in der Diskussion
der unterschiedlichen Beckentypen im Folgenden auf
Becken in Dehnungszonen sowie die Vorlandbecken
der Konvergenzzonen.

Nun kann die Sedimentlast schrittweise und damit

in ihrer umgekehrten zeitlichen Entwicklung aus der
Kalkulation abgezogen werden. Mit dieser Methode

des Backstripping kann man die tektonisch-thermische
Subsidenzentwicklung beschreiben, die aufgrund der
grundlegenden plattentektonischen Prozesse in jedem
Fall stattgefunden hatte, selbst wenn kein Sedimentkorn
das Becken erreicht hatte.

Die Basement-Tiefe Y, die Machtigkeit der Wassersaule
liber dem Beckenboden in einem nur mit Wasser gefiillten
Becken, ist gegeben durch:

Y =S|Pm"Ps | a _ ASL|—Pm
P = Py P~ Py Gl.11.3
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B Abb.11.55 Schematische Darstellung der Dekompaktion
stratigrafischer Einheiten wahrend des Backstripping, die

die Grundlage fiir Gl. 11.2 bildet (Bildrechte: nach Sclater &
Christie 1980)
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Hierbei ist S = die Machtigkeit des Sediments vor seiner
Kompaktion, pm = Dichte des Mantels, ps = Dichte

des Sediments, pw = Dichte des (Meer-)Wassers,

Wd = Wassertiefe, ASL = Meeresspiegel zur Zeit der
Ablagerung im Verhaltnis zu seiner heutigen Position.

Der Verlauf der resultierenden tektonisch-
thermischen Subsidenzkurve ist ein Abbild der
plattentektonischen Wirkung auf die Lithosphare und
damit ein Indikator fiir die geotektonische Position des
Beckens (8 Abb. 11.56).
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B Abb.11.56 Charakteristische tektonisch-thermische Subsidenzkurven unterschiedlicher Beckentypen. Zum
Vergleich ist die Subsidenzkurve der ozeanischen Lithosphére (B Abb. 10.8) dargestellt. Erkennbar ist der sehr

dhnliche Verlauf der Subsidenz passiver Kontinentalrénder im Vergleich zu derjenigen der ozeanischen Lithosphére.
Epikontinentalmeere (» Abschn. 6.4) haben recht niedrige Subsidenzraten. Werden sie, wie auch passive
Kontinentalrander, von Konvergenz und orogener Krustenstapelung betroffen, steigt die Subsidenzrate bei der Bildung
derVorlandbecken deutlich an. Fore-arc- und Pull-apart-Becken erfahren eine betont stérungsgebundene Subsidenz,
deren hohe Raten nur noch in Vorlandbecken erreicht werden kdnnen. Die Fore-arc-Kurve ist zum Vergleich dargestellt,
da sie durch ihre Aufwdlbung zeigt, dass durch das Backstripping auch zwischenzeitliche Hebungsphasen eines Beckens
nachgewiesen werden kénnen (Bildrechte: nach Angevine et al. 1990)

11.2.2 Becken in Dehnungszonen

In kontinentalen Dehnungszonen, die sich aus
einem Rift bis hin zu einem passiven Kontinen-
talrand entwickeln (» Abschn. 10.2), verlauft die
Subsidenz dhnlich wie bei der ozeanischen Litho-
sphére (B Abb. 11.53). Beim Rifting wird die konti-
nentale Lithosphdre erwdrmt und durch Dehnung
ausgediinnt, die Grenze zwischen Lithosphdre und
Asthenosphire steigt auf. Dies fithrt zu einer recht
raschen initialen storungsgebundenen Subsi-
denz, die meist an durch die Dehnung hervorgeru-
fene grofliere Abschiebungssysteme gebunden ist.
Riftbecken nehmen héufig zunéchst kontinentale
Sedimente auf, weil der Beckenboden zu Beginn
der Senkung tiber dem Meeresspiegel liegt. Wird
schlief3lich bei fortdauernder Dehnung ozeanische

Lithosphire gebildet, so weitet sich das Rift wie im
Fall des Roten Meeres zum Ozeanbecken mit einem
Mittelozeanischen Riicken. Die ozeanische Litho-
sphare einschliefSlich des neuen passiven Kontinen-
talrandes wird nun in ein thermisches Subsidenz-
verhalten tibergehen (8 Abb. 10.8), wobei die Subsi-
denzkurve des passiven Kontinentalrandes mit der-
jenigen der ozeanischen Lithosphére in etwa parallel
verléuft, jedoch durch die abgelagerten Sedimente
verstarkt wird (8 Abb. 11.54 und 11.56). Allerdings
kann allein die initiale storungsgebundene Subsidenz
40-50 % der gesamten Subsidenz ausmachen. Im
Verlauf des Alterns des passiven Kontinentalrandes
und der mit der Abkiihlung der Lithosphére verbun-
denen Abnahme der tektonisch-thermischen Sub-
sidenzrate (B Abb. 11.56) kann der tektonisch-ther-
mische Anteil an der Gesamtsubsidenz gegeniiber
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der Sedimentauflast-Subsidenz abnehmen und letz-
tere zum tiberwiegenden Subsidenzmechanismus
werden.

Uber die Entwicklung von Sedimentation und
Subsidenzgeschehen an reifen passiven Konti-
nentalraindern wie dem von Nordamerika 6stlich
von Baltimore sind durch die Interpretation seis-
mischer Profile recht genaue Aussagen moglich
(B Abb.11.57). Zu Beginn des Rifting zwischen Nord-
amerika und Afrika in der Trias wurde das konti-
nentale Grundgebirge (Basement) durch Abschie-
bungen in Grében zerlegt. In ihnen kamen terres-
trische Rotsedimente und Evaporite, die ein arides

Rotsedimente

Vulkanite (Trias)
Diskordanz ~ Salzdiapir
(Unterkreide) (Obertrias)

AN
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Klima anzeigen, sowie riftbedingte Vulkanite zur
Ablagerung (vgl. » Abschn. 11.1 und 12.3). Bereits zu
Beginn des Jura war die Trennung von Nordamerika
und Afrika und somit der Ubergang vom Rifting zum
passiven Kontinentalrand, der Rift-Drift-Ubergang
(rift-drift transition’), erfolgt und die Sedimente des
passiven Kontinentalrandes transgredierten tiber
der Break-up-Diskordanz mit einem Onlap-Mus-
ter (» Abschn.8.3) tiber die ehemalige Riftflanke. Es
bildete sich der kontinentale Schelf aus, der in Jura
und Kreide an seinem &duf8eren Rand die Bildung von
Karbonatplattformen oder Barriereriffen erlebte. In
einem letzten magmatischen Ereignis in der unteren

Karbonatplattform oder

Riffkomplex (Jura-Unterkreide)
COST Schelfrand in Diskordanz
B-2 der Unterkreide (Oligozan?)
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B Abb.11.57 Stark tiberhoht dargestellte Interpretation eines seismischen Querprofils durch den passiven Kontinentalrand
Ostlich von Baltimore, USA. Im zentralen oberen Teil der Abbildung befindet sich die Bohrung COST B-2, deren Subsidenzkurve
in @ Abb. 11.54 dargestellt ist (Bildrechte: nach Bouma et al. 1982)
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Kreide erfolgte eine mafische Intrusion in die kon-
tinentale Kruste und die iiberlagernden Rift- und
Schelfsedimente. Die Gesamtsubsidenz des passi-
ven Kontinentalrandes setzte sich auch im Kdnozoi-
kum fort und ist durch die andauernde Transgression
kanozoischer Sedimente belegt. Auch erreichte die
Sedimentbedeckung tiber den triassischen Evapori-
ten des Rifts im Kanozoikum eine ausreichend grof3e
Michtigkeit, um den Aufstieg von Salzdiapiren her-
vorzurufen. Da die ozeanische Kruste am Ubergang
zur kontinentalen Kruste altersbedingt ihre relativ
grofite Dichte hat und hier die sedimentaren Abla-
gerungen am machtigsten sind, ist dieser Bereich am
tiefsten abgesunken. Meerwirts nimmt die Tiefen-
lage der ozeanischen Kruste entsprechend ab.

11.2.3 Vorlandbecken

Eine iiberwiegend tektonische Subsidenz wird in
Konvergenzzonen durch Krustenverkiirzung ein-
hergehend mit Krustenstapelung ausgeldst. Dabei
bewegen sich suprakrustale Deckenstapel als Falten-
und Uberschiebungsgiirtel auf weiten Uberschie-
bungsbahnen gegen das Vorland des entstehenden
Orogens (» Abschn. 11.1 und B Abb. 11.37). Falten-
und Uberschiebungsgiirtel nehmen mit steigender
Entfernung vom Zentrum des Orogens an Miach-
tigkeit ab und werden daher mit dem Begriff oro-
gener Keil zusammengefasst. Der orogene Keil stellt
eine tektonische Last auf der unterschobenen Litho-
sphire dar und driickt sie herab. Uber geologische
Zeitraume hinweg reagiert die unterschobene Litho-
sphére unter der tektonischen Last elastisch durch
Verbiegung (,flexure®). Vor der Front des orogenen
Keils bildet sich das asymmetrische Vorlandbecken,
das vor der Uberschiebungsfront am tiefsten ist und
mit zunehmender Entfernung von ihr flacher wird
(8 Abb. 11.58). Weite und Tiefe des Beckens werden
tiber die Geometrie und Méchtigkeit des Keils sowie
die Biegefestigkeit (,flexural rigidity*) der belaste-
ten Unterplatte bestimmt. Die Wirkung der Biege-
festigkeit kann man sich anhand von unterschied-
lich dicken Taschenbiichern veranschaulichen: Ein
diinnes Taschenbuch ldsst sich leichter und stirker
verbiegen als ein dickes. Allerdings bestimmt nicht
die tatsdchliche physische Méchtigkeit der Litho-
sphire ihre Biegefestigkeit, sondern ihre thermische

Struktur. Vereinfacht gesagt ldsst sich eine erwérmte
Lithosphire leichter verbiegen als eine kalte. Die
effektive elastische Machtigkeit ist gegeben durch
die 450 °C-Isotherme, deren Tiefenlage in der Litho-
sphire die Untergrenze markiert, bis zu der elasti-
sche Deformation moglich ist (» Abschn.9.2). In
einer thermisch jungen Lithosphére liegt diese Iso-
therme hoher als in einer thermisch alten. Damit
hat Erstere eine geringere elastische Méchtigkeit als
Letztere. Bei gleicher Machtigkeit und Geometrie der
tektonischen Last iibersetzt sich eine niedrige elas-
tische Machtigkeit der belasteten Lithosphére in ein
schmales, aber tiefes Vorlandbecken, eine héhere
in ein weites, weniger tiefes Becken. Dies bedeutet
weiterhin, dass der orogene Keil bei einer geringen
elastischen Méchtigkeit tiefer einsinkt, wihrend er
von einer steifen Lithosphére wegen ihrer grofieren
mechanischen Stirke unterstiitzt wird und daher
hoher aufragt (8 Abb. 11.58).

Die starke elastische Verbiegung der Unterplatte
vor der Front des orogenen Keils bewirkt am dista-
len Rand des Beckens eine periphere Aufwélbung
der Lithosphire in der Gréflenordnung bis ca. 100 m.
Da mit der Biegefestigkeit die Weite des Vorlandbe-
ckens steigt, nimmt auch die Entfernung der peri-
pheren Aufwélbung vom orogenen Keil sowie ihre
Breite entsprechend zu.

Auf den Flanken der peripheren Aufwolbung
werden kontinentale und flachmarine Sedimente
abgelagert. Das Vorriicken des orogenen Keils ist mit
einer Verlagerung der peripheren Aufwolbung ver-
bunden und fiihrt zur Bildung von Diskordanzen in
den Sedimentfolgen. Da in dlteren Orogenen die oro-
genen Keile haufig durch Erosion der Beobachtung
entzogen sind, eignen sich die Sedimente der peri-
pheren Aufwolbung und insbesondere die in ihnen
tiberlieferten Diskordanzen in giinstigen Fallen zur
Rekonstruktion der Bewegungsereignisse im inter-
nen Bereich des Orogens. Die periphere Aufwol-
bung ist jedoch im Vergleich zum internen Bereich
des Orogens durch recht geringfiigige Vertikal- und
Lateralbewegungen gekennzeichnet. Hohe Sedi-
mentmichtigkeiten oder die Auswirkung ererbter
tektonischer Strukturen konnen sie maskieren und
der direkten Beobachtung entziehen.

Erlahmt schlie8lich die Uberschiebung des
orogenen Keils, da die Konvergenzrate der kolli-
dierenden Platten sinkt, so wird auch die Lage des
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B Abb.11.58 Die Platznahme orogener Keile driickt die Unterplatte herab. Durch die tektonische Auflast bildet sich ein
asymmetrisches Vorlandbecken, dessen Unterlager direkt vor der Front des Keiles seine gréBte Tiefenlage (W) erreicht. Die
Geometrie der elastischen Verbiegung und damit die Weite und Tiefe des Beckens sind eine Funktion der Biegefestigkeit
der unterschobenen Lithosphare. Die Biegefestigkeit wird in Nm (Newtonmeter) angegeben. Sie liegt in den gezeigten
modellhaften Beispielen bei 1022, 1023 sowie 102* Nm und entspricht elastischen Méchtigkeiten von 14, 25 und 54 km. Da
sich orogene Keile bei andauernder Konvergenz gegen ihr Vorland bewegen, bewirkt ihre Verlagerung eine entsprechende
Wanderung des Vorlandbeckens. Dargestellt ist hier die Situation nach Platznahme des Keiles in einem ersten Zeitschritt
(t,) sowie die Veranderungen, die sich ergeben, wenn er in einem zweiten Zeitschritt (t,) um die Entfernung A weiter
vorriickt. Die flexurhafte Verbiegung der Unterplatte verlagert sich mit dem vorriickenden Keil und behélt ihre Geometrie
bei gleich bleibenden Rahmenbedingungen bei. Der vorriickende Keil schiebt sich einerseits tiber Teile der proximalen
Sedimente, sie werden gleichsam kannibalisiert’, andererseits schafft die Verlagerung des Vorlandbeckens von t; zu t, neuen
Akkommodationsraum fiir Sedimente (A - W,). Gleichsinnig mit der Verlagerung des Vorlandbeckens wandert die periphere
Aufwdlbung mit den Zeitschritten t, und t,
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Vorlandbeckens fixiert. Da nun im Keil kein neues
Relief geschaffen wird, kann ihn die Denudation ver-
starkt abtragen und sein Material in das Vorlandbe-
cken umlagern. Damit verringert sich die tektonische
Last, die der Keil auf der unterschobenen Lithosphire
darstellt, und sie wird nach den Bedingungen der
Isostasie im Rahmen ihrer elastischen Eigenschaf-
ten durch Riickwélbung (,rebound) wieder aufstei-
gen. Somit wird neben dem orogenen Keil nach ent-
sprechender Hebung auch die Sedimentfiillung des
Vorlandbeckens von erosiver Einebnung und Umla-
gerung durch Fliisse betroffen sein (B Abb. 11.59).
Vorlandbecken werden je nach plattentektoni-
scher Position in zwei Typen unterschieden. Peri-
phere Vorlandbecken entstehen bei der Schlieffung
eines ozeanischen Beckens durch die Kollision eines
passiven Kontinentalrandes mit einem Inselbogen

Sedimente /
keine Erosion

—
\/

B Abb.11.59 Wird der orogene Keil in groBem
Stil abgetragen, so wird auch ein erheblicher Teil
der Vorlandbeckenfillung durch die isostatische
Aufstiegsbewegung der Lithosphare und die damit
einhergehende Erosion der Uberlieferung entzogen
(Bildrechte: nach Slingerland et al. 1994).

oder einem aktiven Kontinentalrand. Die Arc-Re-
gion der Oberplatte reitet dabei als orogener Keil
auf den passiven Kontinentalrand der Unterplatte
auf (@ Abb. 11.60a). Ein Beispiel fiir diesen Typ stellt
das kdnozoische Ganges-Becken in Indien dar, das
durch die Kollision des passiven Kontinentalran-
des Indiens mit dem aktiven Kontinentalrand Sud-
asiens entstanden ist (8 Abb. 11.46). Auch Epikon-
tinentalmeere konnen zu Vorlandbecken transfor-
miert werden, wenn die Uberschiebungsweiten des
orogenen Keils ausreichend grof$ sind (8 Abb. 11.56).
Wird hingegen der Arc eines aktiven Kontinentalran-
des wihrend der aktiven Subduktion gegen sein kon-
tinentales Vorland aufgeschoben, so bildet sich ein
Retro-arc-Vorlandbecken, auch kurz Retro-arc-Be-
cken genannt (8 Abb. 11.60b). In den heutigen zen-
tralen Anden wird der Arc ostwirts gegen den bra-
silianischen Schild aufgeschoben, da hohe Konver-
genzraten und eine starke mechanische Kopplung
der konvergierenden Platten zu starker Kompres-
sion in der iiberreitenden Platte fithren. In beiden
Beckentypen fiihrt die tektonische Krustenstapelung
zu einem fiir Vorlandbecken charakteristischen deut-
lichen Anstieg der Subsidenzrate eines vorher bereits
bestehenden Beckens (8 Abb. 11.56). Es ist somit zu

a peripheres o]
erloschene
Vorlandbecken Pysayiniiaied
H P a——
P C00000000"
b fi Retro-arc-
Vorlandbecken

:l unterschiedliche
:l kontinentale Lithospharen

ozeanische
L Lithosphare

B Abb.11.60 Schematische plattentektonische
Konfigurationen, die die Bildung von peripheren und Retro-
arc-Vorlandbecken darstellen. Im Fall (a) reitet ein aktiver
Kontinentalrand auf einen passiven auf; im Fall (b) wird ein
Arc gegen das kratonale Vorland aufgeschoben. Im distalen
Bereich sind beide Vorlandbecken durch eine periphere
Aufwélbung gekennzeichnet
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betonen, dass Becken, die in einer bestimmten plat-
tentektonischen Position entstanden sind, mit der
Zeit unter sich wandelnden geotektonischen Rah-
menbedingungen ihre plattentektonische Position

Kasten 11.4 Flysch und Molasse - eine Kontroverse

Als typische Sedimente der Vorlandbecken gelten Flysch
und Molasse. Beide Begriffe werden auch in Lehrbiichern
héufig verwendet. Insbesondere aber der Begriff

Flysch hat im Laufe der Zeit eine Uberfrachtung seiner
Bedeutung erfahren, die seinen Gebrauch mehrdeutig
werden lasst. Daher widmen wir dem Begriff Flysch hier
eine ausflhrlichere Diskussion, um aufzuzeigen, dass
seine Verwendung mehr Verwirrung als Klarheit stiftet.
Flysch ist ein alter, deskriptiver Begriff aus der Schweizer
Mundart, mit dem seit Mitte des 19. Jahrhunderts
maéchtige Abfolgen wechsellagernder Tonschiefer und
Sandsteine der Schweizer Alpen bezeichnet wurden,
von denen man heute weif3, dass sie als Turbidite
abgelagert wurden. Unter Molasse hingegen versteht
man meist groberklastische Sedimente, die, wie im

Fall des nérdlichen Vorlandbeckens der Alpen, dem
Molassebecken, in flachmarinen und hauptséachlich
terrestrisch-fluviatilen Bereichen entstanden sind. Da
die Sedimentation in vielen peripheren Vorlandbecken
haufig mit Turbiditfolgen beginnt und schlieBlich in
flachmarine und terrestrische Ablagerungen tibergeht,
wurde diese Sedimentabfolge in den tiefer-marinen

und turbiditischen Flysch und die ihn liberlagernde
flachmarine bis terrestrische Molasse gegliedert. Seit
der Einflihrung des Begriffes Flysch ist er auf lithologisch
dhnliche Ablagerungen vieler Orogene angewendet
worden. Dies hat jedoch dazu gefiihrt, dass Flysch haufig
generell mit machtigen Turbiditfolgen in tektonisch
aktiven Trégen gleichgesetzt wird. So werden auch
Turbiditfolgen sehr verschiedener Beckentypen in
unterschiedlichen plattentektonischen Positionen, wie sie
z.B. Tiefseerinnen und Pull-apart-Becken darstellen, als
Flysch bezeichnet. Eine genetische Kopplung des Flysch
an einen spezifischen Beckentyp, im oben genannten
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andern konnen. Im bereits genannten Beispiel der
Transformation eines passiven Kontinentalrandbe-
ckens in ein Vorlandbecken kann Letzteres auch als
Sukzessor-Becken bezeichnet werden.

Beispiel an die Vorlandbecken, stiftet somit erhebliche
Verwirrung. Umgekehrt kann seine Verwendung eine
genetische Bedeutung bzgl. eines Beckentyps implizieren,
die nicht gewiinscht ist.

Weiterhin wird Flysch in der Regel als tiefmarine

Fazies verstanden. In der Tat werden auch heute
maéchtige Turbiditfolgen in den Tiefseefdchern vor den
Miindungen des Mississippi oder des Brahmaputra
abgelagert (» Abschn. 6.5 und B Abb. 6.39). Fur die
Bildung von Turbiditen ist jedoch nicht in erster Linie
eine grof3e Wassertiefe ausschlaggebend, sondern

ein ausreichend hohes Relief im Ursprungsgebiet

und im Ablagerungsraum der Turbiditstréme. In
flachmarinen Regionen kann eine entsprechend hohe
Subsidenzrate bestandig neuen Akkommodationsraum,
d. h. Platz, fiir neue Sedimente schaffen und somit

das fur die Turbiditsedimentation notwendige Relief
herbeifiihren oder aufrechterhalten (8 Abb. 11.61). Als
sedimentologisches Kriterium fiir die Ablagerungstiefe
von Turbiditen eignet sich letztlich nur die Position

der Wellenbasis (» Abschn. 6.3). Sie miissen unterhalb
der Wellenbasis abgelagert werden, um tiberhaupt als
solche erhaltungsféhig zu sein. Turbiditfolgen kénnen
demnach auch in relativ flachen Bereichen von Seen
oder Meeren gebildet werden. Allerdings kann der
Fossilinhalt der Gesteine recht genaue Angaben Uber die
Wassertiefe zur Zeit der Ablagerung méglich machen.
Eine dhnlich kritische Argumentation lieBe sich ebenfalls
fur den Nutzen des Begriffes Molasse fiihren. Es ist daher
empfehlenswert, die entsprechenden Sedimentgesteine
deskriptiv zu benennen, um erst anschlieBend eine
tektonisch-genetische Interpretation vorzunehmen,

die auch Angaben Ulber die mégliche Ablagerungstiefe
enthalten sollte.
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B Abb.11.61 Turbidite sowie flachmarine bis kontinentale Sedimente bilden sich in Vorlandbecken als Funktion
der Vorriickgeschwindigkeit A des orogenen Keiles sowie der Rate seiner Exhumierung E(x). Letztere bestimmt die
GroBe der Oberflache des Keiles x,, die von Denudation betroffen ist, sowie die Rate des Sedimenteintrages S in das
Vorlandbecken. Das Vorlandbecken erreicht seine grote Tiefe W, unmittelbar vor der Front des orogenen Keiles.
Nach der in der Abbildung aufgefiihrten Gleichung lasst sich der Ablagerungszustand F eines Vorlandbeckens
ableiten. Ruickt der orogene Keil rasch vor, so wird im Vorlandbecken ebenso rasch neuer Akkommodationsraum fiir
Sedimente geschaffen. Da orogene Keile in der friihen Phase einer Vorlandbeckenentwicklung noch keine betonten
orografischen Elemente darstellen, mithin die Exhumierungsrate gering ist, reichen die Raten von Denudation und
Sedimenteintrag nicht aus, den durch die Distanz der Keilbewegung beim raschen Vorriicken neu geschaffenen
Akkommodationsraum A - W, mit Sediment zu verfiillen. Bei F < 1 ist das Vorlandbecken unterfiillt und durch die
Ablagerung von Turbiditfolgen gekennzeichnet (Phase der Sedimentunterfillung). Nach weiterem Vorriicken und
zunehmendem Aufreiten des orogenen Keiles auf die unterschobene Lithosphare sinkt die Vorrtickrate, wahrend

die Exhumierung zunimmt. Da die Isostasie der tektonischen Subsidenz entgegenwirkt, ragt der Keil weiter auf

und entwickelt ein ausgeprégteres Relief. Infolgedessen steigt die Denudationsrate, moglicherweise verstarkt

durch orografisch bedingte Niederschldge. Ubersteigt nun der Sedimenteintrag die Rate der Schaffung von
Akkommodationsraum fiir neue Sedimente, so wird bei F > 1 das Becken tberfiillt und die Turbiditsedimentation geht
in flachmarin-kontinentale Sedimentation Gber (Phase der Sedimenttiberfullung; Bildrechte: modifiziert nach Sinclair
& Allen 1992)
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In vielen peripheren Vorlandbecken begann die
Sedimentation mit méchtigen Turbiditfolgen. Bei
zunehmenden Sedimentationsraten und Abnahme
der durch Vorschub des orogenen Keils induzier-
ten tektonischen Subsidenz wurde das Becken
zunehmend flachmarin und schliefillich terrestrisch
(B Abb.11.61, » Kasten 11.4). Dies gilt beispielsweise
fiir das Vorlandbecken des variszischen Orogens in
Mitteleuropa ebenso wie fiir das kidnozoische Vor-
landbecken der Alpen, das sich in das von Turbidi-
ten gepragte Becken des helvetischen Flysches sowie
das flachmarine und terrestrische Molassebecken in
der Schweiz und in Deutschland gliedern ldsst. Aller-
dings weisen nicht alle Vorlandbecken eine fazielle
Zweiteilung in Phasen der Sedimentunter- und
-tiberfiillung auf. Das sich seit dem Miozén entwi-
ckelnde Vorlandbecken am Ostrand der zentralen
Anden ist vollstindig durch terrestrische Ablagerun-
gen gekennzeichnet. Neben anderem verhinderten
hohe Raten von Niederschlag, Denudation und Abla-
gerung trotz z. T. recht raschen Vorschubs des oro-
genen Keils eine Phase der Sedimentunterfiillung.

Die Genese von Vorlandbecken ist jedoch nicht
nur von plattentektonischer oder grundlagenwis-
senschaftlicher Bedeutung. Vorlandbecken beher-
bergen hiufig Erdél-, Erdgas- und Kohlelagerstit-
ten unterschiedlicher Grofie. Im bayrischen Molasse-
becken ebenso wie in den kidnozoischen Vorlandbe-
cken der Rocky Mountains oder der Anden werden
heute Erddl und Erdgas in z. T. betrédchtlichen
Mengen gefordert. Das Vorlandbecken des variszi-
schen Orogens in Mitteleuropa ist hingegen, wie im
Ruhrkarbon, durch ausgedehnte Kohlelagerstétten
gekennzeichnet.

Literatur

Allen PA, Allen JR (1990) Basin Analysis. Principles and Applica-
tions. Blackwell, Oxford, 451 S

Allmendinger RW, Jordan TE, Mahlburg Kay S, Isacks BL (1997)
The evolution of the Altiplano-Puna Plateau of the Central
Andes. Annual Review of Earth and Planetary Sciences
25:139-174

Angevine CL, Heller PL, Paola C (1990) Quantitative sedimen-
tary basin modeling. American Association of Petroleum
Geologists Continuing Education Course Note Series
32:1335S

Betz D, Flihrer F, Greiner G, Plein E (1987) Evolution of the
Lower Saxony Basin. Tectonophys 137:127-170

289

Bouma AH, Berryhill HL, Brenner RL, Knebel HJ (1982) Con-
tinental shelf and epicontinental seaways. Scholle PA,
Spearing D (Hrsg.) Sandstone depositional environment.
American Association of Petroleum Geologists Memoir,
Vol. 31, Tulsa, 281-327

Doust H, Omatsola E (1989) Niger Delta. Amer. Assoc. Petrol.
Geol. Mem. 48:201-238

Grinthal G, Stromeyer D (1994) The recent crustal stress field
in Central Europe sensu lato and its quantitative model-
ling. Geologie en Mijnbouw 73:173-180

Jordan H, Kockel F (1991) Die Leinetal-Struktur und ihr Umfeld
- Ein tektonisches Konzept fuir Sidniedersachsen. Geol.
Jb. A126:171-196

Karman T (1911) Festigkeitsversuche unter allseitigem Druck.
Zeitschrift des Vereins Deutscher Ingenieure 55:1749-
1757

Kley J, Eisbacher G (1999) How Alpine or Himalayan are the
Central Andes?. International Journal of Earth Sciences
(Geologische Rundschau) 88:175-189

Masek JG, Isacks BL, Gubbels TL, Fielding EJ (1994) Erosion and
tectonics at the margins of continental plateaus. Journal
of Geophysical Research 99:13941-13956

Meschede M (1994) Methoden der Strukturgeologie. Enke,
Stuttgart, 169 S

Mohr O (1882) Uber die Darstellung des Spannungszustandes
eines Korperelements. Der Civilingenieur: Zeitschrift fur
das Ingenieurwesen, Freiberg, 28,5113

Montgomery DR, Balco G, Willett SD (2001) Climate, tectonics,
and the morphology of the Andes. Geology 29:579-582

Passchier CW, Trouw RA (2005) Microtectonics, 2. Aufl. Sprin-
ger Verlag, Heidelberg, 366 S

Pflug R (1982) Entwicklung des Oberrheingrabens. Wiss. Buch-
gesell, Darmstadt

Reinhardt J, Kleemann U (1994) Extensional unroofing of
granulitic lower crust and related low-pressure, high-tem-
perature metamorphism in the Saxonian granulite massif,
Germany. Tectonophys 238:71-94

Schmid et al. (1996) Tectonics 15:1036-1064

Sclater JG, Christie PAF (1980) Continental stretching: an
explanation of the post-mid Cretaceous subsidence
of the central North Sea Basin. Journal of Geophysical
Research 85(B4):3711-3739

Sengor AMC,, Gorir N, Saroglu F (1985) Strike-slip faulting and
related basin formation in zones of tectonic escape: Tur-
key as a case study. In: Biddle KT, Christie-Blick N: Strike-
slip Deformation, Basin Formation, and Sedimentation.
Soc. Econ. Paleont. Mineral. Spec. Publ. 37, 227-264

Sinclair HD, Allen PA (1992) Vertical versus horizontal motions
in the Alpine orogenic wedge: stratigraphic response in
the foreland basin. Basin Research 4:215-232

Slingerland R, Harbaugh JW, Furlong K (1994) Simulating clas-
tic sedimentary basins. Prentice Hall, Englewood Cliffs,
220S

Steckler MS, Watts AB (1978) Subsidence of the Atlantic-type
continental margin off New York. Earth and Planetary
Science Letters 41:1-13

Suppe J (1985) Principles of structural geology. Prentice Hall,
Englewood Cliffs, 537 S




11

290 Kapitel 11 - Tektonik und Beckenbildung

Tapponnier P, Molnar P (1977) Active faulting and tectonics in
China. J. Geophys. Res. 82:2905-2930

Tornquist A (1908) Die Feststellung des Stidwesttrendes des
baltisch-russischen Schildes und die geotektonische
Zugehdringheit der ost-preussischen Scholle. Schr.
Phys.-Okon. Ges., Kénigsberg, 49, 1-12

Tucker GE, Slingerland RL (1994) Erosional dynamics, flexu-
ral isostasy, and long-lived escarpments: a numerical
modelling study. Journal of Geophysical Research
99:12229-12243

Twiss R, Moores E (1992) Structural geology. Freeman, San
Fransisco, 532 S

Uba CE, Kley J, Strecker MR, Schmitt AK (2009) Unsteady evo-
lution of the Bolivian Subandean thrust belt: the role of
enhanced erosion and clastic wedge progradation. Earth
and Planetary Science Letters 281:134-146

Walter R (1995) Geologie von Mitteleuropa. Schweizerbart,
Stuttgart, 566 S

Willett S, Beaumont C, Fullsack P (1993) Mechanical model
for the tectonics of doubly vergent orogens. Geology
21:347-350

Zeil W (1990) Brinkmanns Abriss der Geologie. Erster Band: All-
gemeine Geologie. 14. Aufl. Enke, Stuttgart, 278 S

Ziegler PA (Hrsg., 1990) Geological atlas of western and central
Europe. Shell Int. Petrol. Maatsch., Amsterdam, 239 S

Weiterfiihrende Literatur

Allen PA, Allen JR (2013) Basin Analysis: Principles and Applica-
tion to Petroleum Play Assessment.- 3. Aufl. Wiley-Black-
well, Oxford, 619 S

Burbank DW, Anderson RS ((2012)) Tectonic geomorphology,
2. Aufl. Wiley-Blackwell, Chichester., 454 S

Busby C (Hrsg... 2012) Tectonics of sedimentary basins: recent
advances. Wiley-Blackwell, Oxford, pp. 647 S

Dunai TJ (2010) Cosmogenic Nuclides: Principles, Concepts
and Applications in the Earth Surface Sciences. Cam-
bridge University Press, Cambridge, 198 S

Eisbacher GH (1996) Einfiihrung in die Tektonik. Enke, Stutt-
gart,374S

Hancock PL (Hrsg... 1994) Continental Deformation. Pergamon
Press, Oxford, pp. 421 S

Meschede M (1994) Methoden der Strukturgeologie: ein
Leitfaden zur Aufnahme und Auswertung strukturgeo-
logischer Daten im Geldnde und im Labor. Enke Verlag,
Stuttgart, 169 S

Passchier CW, Trouw RAJ (1996) Microtectonics. Springer,
Berlin, 289 S

Reuther C-D (2012) Grundlagen der Tektonik. Springer Spekt-
rum, Berlin Heidelberg, 274 S

Turcotte DL, Schubert G (2014) Geodynamics, 3. Aufl. Cam-
bridge University Press, Cambridge, 623 S

Twiss RJ, Moores EM (2007) Structural geology, 3. Aufl. Free-
man, New York, 736 S

Wallbrecher E (1986) Tektonische und gefligeanalytische
Arbeitsweisen. Enke Verlag, Stuttgart, 244 S



291

Magmatismus

12.1 Magma - 292

12.1.1 Zusammensetzung der Magmen — 292

12.1.2  Physikalische Eigenschaften von Gesteinsschmelzen - 295
12.1.3  Magmenbildung - 295

12.1.4 Differentiation, Assimilation, Magmamischung - 297

12.2 Plutonismus - 303

12.3 Vulkanismus - 307

12.3.1 Eruptionsformen - 307

12.3.2  Vulkantypen - 309

12.3.3  Transport und Ablagerung in Vulkangebieten: Prozesse und
Produkte - 317

12.3.4  Mariner Vulkanismus - 326

Literatur - 329

© Springer-Verlag GmbH Deutschland 2017
H. Bahlburg, C. Breitkreuz, Grundlagen der Geologie,
https://doi.org/10.1007/978-3-662-54931-5_12



12

292 Kapitel 12 - Magmatismus

121 Magma

Magma ist eine Gesteinsschmelze (meist silikatisch,
es gibt zusitzlich seltene karbonatitische, Fe-Oxid-
und Fe-Sulfid-Schmelzen), in der unterschiedliche
Mengen an leicht fliichtigen Bestandteilen (Volatile)
gelost sind und in der Kristalle und Gesteinsbruch-
stiicke ,,schwimmen® kénnen. Magma entsteht durch
Aufschmelzung von Material des Mantels oder der
Kruste. Der Magmenaufstieg erfolgt durch Auftrieb
und/oder durch hydrostatischen bzw. lithostatischen
Druck. Wihrend des Aufstiegs konnen die Magmen
sich in ihrer chemischen Zusammensetzung dndern
und zu SiO, - oder alkalireicheren Schmelzen differen-
zieren sowie Nebengestein aus den Winden der Auf-
stiegskanile und Magmenkammern aufnehmen und
assimilieren. Bleibt das Magma in der Kruste stecken
und erstarrt dort, entstehen Intrusivkomplexe oder
Plutone, die entsprechenden Gesteine nennt man Tie-
fengesteine oder Plutonite (» Abschn.12.2). Vulkane
entstehen, wenn Magma durch die Kruste an die Erd-
oberfliche dringt. Die dabei entstehenden Ablagerun-
gen und Gesteine heiflen Vulkanite (» Abschn.12.3).

Kasten 12.1 Klassifikation der Magmatite

Silikatschmelzen und deren Produkte (Magmatite) lassen
sich anhand von 11 Hauptelementen charakterisieren,
die Uber 99 % der Zusammensetzung ausmachen

(B Tab. 12.1). Samtliche anderen natirlich
vorkommenden Elemente treten in Spuren auf

(» Kasten 12.2), es sei denn, sie sind durch spezielle
geologische Prozesse angereichert (wie z. B. Chrom

in bestimmten magmatischen Lagerstatten). Die
Hauptelemente werden als Gewichtsprozente ihrer Oxide
angegeben, da die Elemente meist als Oxidradikale

in der Schmelze und bei der Kristallisation vorliegen.
Spurenelemente werden als Elemente in ppm (parts per
million) oder ppb (parts per billion) angegeben.

Der Kieselsaure- (Si0,) und der Alkaligehalt (Na,O

und K,0) werden fiir die chemische Einteilung der
Magmatite am haufigsten herangezogen (8 Abb. 12.1).
In der Abszisse des Diagramms ist die Unterteilung

von ultrabasisch bis sauer abgetragen, die in den
Geowissenschaften verbreitet ist. Sie bezieht sich auf
den Kieselsauregehalt des Gesteins, was aber chemisch
irreflihrend ist, da ein Rhyolith nicht wie eine Sdure und
ein Basalt nicht wie eine Lauge reagiert. Im Folgenden
werden die Bezeichnungen SiO,-reich oder -arm mit
der Grenze bei 63 % verwendet. In der Literatur werden

12.1.1 Zusammensetzung
der Magmen

Silikatische Schmelzen und deren Produkte sind
im Wesentlichen aus SiO,, Al,O, sowie 9 weiteren
Hauptelementen zusammengesetzt (» Kasten 12.1).
Neben H,O treten CO,, F, Cl und andere Volatile
in geringen Mengen auf (vgl. auch @ Tab. 12.4 in
» Abschn. 12.3). Die Volatile haben bei allen mag-
matischen Prozessen eine grofie Bedeutung. Vola-
tile senken den Schmelzpunkt bei der Magmenbil-
dung und volatilreiche Magmen neigen zu explo-
siver vulkanischer Tatigkeit. Die in der Erdkruste
auftretenden Magmatite haben i. d. R. SiO,-Ge-
halte zwischen 38 und 77 Gew.-%. Lediglich die
CaCOj-reichen Karbonatite und Fe,O,-reiche
Magmatite weisen geringere SiO,-Gehalte auf.
Haufigkeitsmaxima fiir SiO, bei 52,5 % und 73 %
entsprechen der Zusammensetzung von Basalt
(bzw. Gabbro), dem wichtigsten Gestein der ozea-
nischen Kruste, und Granit (bzw. Rhyolith), dem
wichtigsten Magmatit der kontinentalen Kruste
(» Kasten 12.1).

darliber hinaus zur Charakterisierung von Schmelzen

und Gesteinen verschiedene Begriffe verwendet, die sich

i. W. auf den Gehalt an mafischen Mineralen (= Fe- und
Mg- haltige Minerale) beziehen. Eine klare Definition

gibt es hierbei lediglich fur die Ultramafite (>90 %
mafische Minerale, B Abb. 12.4). Weit verbreitet sind aber
auch die ungenauen mineralogischen Begriffe felsisch
und mafisch (mnemonische Adjektive, abgeleitet aus
Feldspat + Silica bzw. Magnesium + Ferrum), die in ihrer
Bedeutung ungefahr den chemischen Bezeichnungen
SiO,-reich oder -arm entsprechen.

Die Zuordnung der Magmatite zu Magmensuiten basiert auf
der Beobachtung, dass bestimmte Differentiationsabfolgen
bevorzugt in bestimmten geotektonischen

Situationen vorkommen (s. néchster Absatz). Der erste
Klassifikationsschritt erfolgt im TAS-Diagramm (B Abb. 12.1),
indem zwischen subalkalischer (,subalkaline’) und alkalischer
(,alkaline’) Magmensuite unterschieden wird. In einem
zweiten Schritt werden die subalkalischen Magmen mithilfe
des AFM-Dreiecks (B Abb. 12.2) in eine tholeiitische und eine
kalkalkalische (,calc-alkaline’) Suite (oder Trend) eingeteilt.
Die Unterschiede in der Entwicklung von Magmen beruhen
i.W. auf der Fraktionierung — d. h. der Auskristallisation

und anschlieBenden Abtrennung von der Schmelze
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B Tab. 12.1 Durchschnittliche Gehalte an Hauptelementoxiden wichtiger Vulkanite; Angaben in
Gewichtsprozent (nach Pichler und Stengelin, unveréffent.)

Rhyolith Dazit Trachyt Andesit
Sio, 72,8 64,8 58,3 54,2
Al,0, 13,6 16,5 18,0 17,7
FeO 1,3 2,2 2,5 3,5
Fe,0, 08 3,0 2,0 55
MnO 0,2 0,1 0,1 0,1
MgO 0,5 1,9 2,1 4,4
Cao 1,4 4,8 4,2 7,9
Na,O 3,7 3,7 3,8 3,7
K,0 4,6 1,6 74 1,1
Tio, 0,2 0,6 0,7 0,8
P50 0,1 0,2 0,2 0,3
H,0 0,8 0,6 0,7 0,8

Phonolith

Tephri-
phonolith

tephrit

§ )
Tephrit  >&?
Bas
' N\

Basalt Basalt-
andesit

Foidit

Andesit

Trachyt

Phonolith tholeiitischer Basalt

56,0
19,6
2,6
1,9
0,2
0,9
2,5
8,7
5,6
0,6
0,2

49,8
15,6
2,3
7,2
0,2
7,2
11,7
2,7
0,4
1,8
0,2

0,9

B'
Rhyolith

A

65 69

73 77

. . . -
ultrabasisch 4§5baS|sch5§2 intermediar 653 sauer Si0, Gew.-%

B Abb.12.1 Klassifikation der Vulkanite (und Magmen) anhand der chemischen Zusammensetzung im TAS-
Diagramm (TAS = total alkali - silica’): SiO, versus K,0 + Na,O (in Gewichtsprozent) (Bildrechte: verandert nach Le
Bas et al. 1986; Unterscheidung in alkalisch und subalkalisch nach Irvine & Baragar 1971)
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FeO + 0,8998 x Fe,0O,

tholeiitisch

50%

- Kalkalkalisch ™.

Na,0+K,0 50% MgO

B Abb.12.2 Unterscheidung von tholeiitischen und
kalkalkalischen Magmatiten im AFM-Dreieck (A = Alkali,

F = Eisen und M = Magnesium); Oxide in Gewichtsprozent
(Bildrechte: nach Irvine & Baragar 1971)

Alkali- 4
feldspat-/ Granite | Grano-Tonalit (M > 10)/
granit [ diorit Trondhjemit (M < 10)
I’
12 | 20
Quarz-| Quarz- Quarzdiorit
syenit | monzonit
AT e e P
Diorit/Gabbro
10
Foid-
Foid-\ monzo- | Essexit / Theralit
syenit\ syenit
60
Foidolit
F

B Abb.12.3 Einteilung und Haufigkeit der Plutonite
(nach Streckeisen 1976); Q = Quarz, A = Alkalifeldspat und
Albit, P = Plagioklas (ohne Albit), F = Feldspatvertreter
(Foide) (vgl. » Kasten 3.1). In dem grau unterlegten Feld
treten weit Giber 90 % der auf der Erde vorkommenden
Plutonite (und Vulkanite) auf. Quarz und Foide kdnnen
nicht Gleichgewichtsphasen einer Schmelze sein

- verschiedener Mineralkombinationen, welche unter den
jeweiligen Druck- und Temperaturbedingungen und bei den
wechselnden Volatilgehalten wahrend Magmenbildung und
-differentiation stabil sind (B Abb. 12.7 und 12.9). Als Beispiel
furr diese komplexen Prozesse sind in @ Abb. 12.13 die
wichtigsten fraktionierenden Minerale aufgefiihrt, welche
den kalkalkalischen Trend verursachen. Die alkalische Suite
ist typisch fiir den Intraplattenmagmatismus (within-plate;
Pfeile C-C' und B-B' in 8 Abb. 12.1; z. B. Hawaii, Kanarische
Inseln, Eifel, Ostafrikanische Vulkane). Tholeiitischer
Magmatismus ist typisch fiir divergente Plattenrander
(MORB = Mittelozeanische-Riicken-Basalte) und die
kalkalkalische Suite wird vornehmlich an konvergenten
Plattenrandern z. B.in den Anden und in Neuseeland
gebildet (Pfeil A-A’in B Abb. 12.1). Diese Zuordnung ist aber
nur als grobe Richtschnur zu betrachten. Neben der fiir eine
bestimmte geotektonische Situation typischen Suite kénnen
untergeordnet auch andere Magmentypen entstehen.
Sowohl die Vulkanite als auch die Plutonite kdnnen

in einem TAS-Diagramm nach ihrer chemischen
Zusammensetzung unterteilt werden. Da Plutonite im
Gegensatz zu den meisten Vulkaniten vollkristallin sind,
lassen sie sich auch nach dem Verhaltnis der in ihnen
auftretenden Minerale einteilen. Der Modalbestand

eines Plutonits wird durch Auszéhlen der Minerale in
einem Duinnschliff ermittelt (B8 Abb. 12.19). Die Plutonite
werden nach den Anteilen der einzelnen Felsite (Quarz,
Alkalifeldspat (+ Albit), Plagioklas und Feldspatvertreter
(Foide), vgl. » Kasten 3.1) in das Streckeisen-Doppeldreieck
eingetragen (B Abb. 12.3). Ist der Anteil an mafischen
Mineralen (Olivin + Amphibol + Pyroxen + Biotit = M)
groBer als 90 %, wie z. B. bei Mantelgesteinen, spricht man
von ultramafischen Magmatiten (8 Abb. 12.4).

Lherzolith \wehrlith
Peridotite

40

Olivin- Pyroxenite

Clinopyroxenit

Harzbyi
Olivin-

Orthopyroxenjit, Olivin-Websterit

10
linopyroxenit

Clinopyroxen

Orthopyroxedi At
Orthopyroxen

B Abb.12.4 Modale Klassifikation ultramafischer
Magmatite (vgl. 8 Abb. 12.3). Tritt in einem Magmatit
peridotitischer Zusammensetzung Granat oder Spinell
auf, spricht man z. B. von einem Granat-Lherzolith
oder einem Spinell-Harzburgit; Hornblendefiihrende
Ultramafite sind hier nicht berticksichtigt (Bildrechte:
nach Streckeisen 1979)
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12.1.2 Physikalische Eigenschaften von
Gesteinsschmelzen

Zum Verstandnis der Entstehung, des Aufstiegs und
der Eruption von Magmen sowie der Bewegung von
Lavastromen (» Abschn. 12.3.3) an der Erdoberfla-
cheist die Kenntnis der physikalischen Eigenschaften
von Magmen wichtig. Ein Maf3 fiir die Flie3fahigkeit
eines Magmas ist die Viskositat. Diese hangt wesent-
lich von der Zusammensetzung und der Temperatur
des Magmas ab. SiO, und Al,O, (in der Glasfachspra-
cheals ,,Netzwerkbildner bezeichnet) neigen dazu,
Ketten von Tetraedern zu bilden (» Kasten 3.1) und
somit die Zahigkeit der Schmelze zu erhéhen. Alle
anderen Elemente, insbesondere aber die Alkalien
und die Volatile neigen dazu, die Ketten zu unterbre-
chen (,,Netzwerkwandler) und somit die Viskositit
der Schmelze zu erniedrigen. Daraus ergibt sich ein
Spektrum der Viskositit von natiirlichen Schmelzen,
welches tiber 10 Zehnerpotenzen reicht (8 Abb. 12.5).
Kiihle (~750 °C) SiO,-reiche Schmelzen kénnen
eine dem Eis vergleichbare Viskositit haben. So ist
es zu erkléren, dass sich wihrend des Ausbruchs des
Vulkans Montagne Pelée auf der Insel Martinique
(1902) eine 50 m breite Lava-Nadel 310 m hoch in
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B Abb.12.5 Viskositaten von Silikatschmelzen berechnet
anhand der Basalt-Rhyolith-Schmelz-Mischreihen (volatilfrei
und bei 5 Gew.-% H,0, einem fiir Granitschmelzen typischen
Wert): natiirliche Schmelzen/Laven kdnnen enorme
Unterschiede in ihre Zdhigkeit aufweisen; auch wird der
viskositatsmindernde Effekt von geldsten Volatilen deutlich
(Bildrechte nach Lundstrom & Glazner 2016)
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den Himmel schieben konnte (8 Abb. 12.29). Am
anderen Ende des Spektrums liegen alkalibasalti-
sche und karbonatitische Schmelzen, die eine Flief3-
fahigkeit aufweisen, welche der von Honig oder Oli-
venol gleicht.

An verschiedenen Vulkanen ist eine Tempera-
turmessung der austretenden Laven gelungen. Diese
Laven hatten Temperaturen zwischen 725 und 1200
°C, wobei die Temperaturen bei basaltischen Schmel-
zen am hochsten sind. Die tiefsten Temperaturen von
»nur 500 °C sind an Karbonatitlaven in Ostafrika
gemessen worden.

Wihrend Festgesteine schlechte elektrische
Leiter sind, weisen Magmen eine gute elektrische
Leitfahigkeit auf, die der des Meerwassers ver-
gleichbar ist. Daher lassen sich Magmenkorper in
der Kruste mithilfe von geoelektrischen Verfahren
nachweisen und deren Aufstieg verfolgen, was z. B.
fiir die Vulkanausbruchsvorhersage wichtig ist. Zum
gleichen Zweck wird eine seismische Eigenschaft von
Magmen genutzt. Durchlaufen seismische Wellen
einen Magmenkorper, werden die Scherwellen vom
Magma absorbiert (> Kasten 9.1).

12.1.3 Magmenbildung

Magmenbildung findet in vier plattentektonischen
Positionen statt: an divergenten und konvergen-
ten Plattenrdndern, an Transform-Plattenrdndern
sowie im Innern von kontinentalen und ozeani-
schen Platten.

An divergenten Plattenrdndern, dem Ort mit
der hochsten Magmenproduktion (B8 Abb. 12.6),
bilden sich Schmelzen in 70-10 km Tiefe unter den
Mittelozeanischen Riicken durch Druckentlastung
der aufsteigenden Asthenosphire (8 Abb. 12.7 und
12.8). Diese meist tholeiitischen Basaltschmelzen
(» Kasten 12.1) steigen unter dem Mittelozeani-
schen Ricken auf und bilden Plutone, subvulkani-
sche Giange und submarine Vulkane. Das um die
basaltische Schmelze verarmte restitische Asthe-
nosphédrenmaterial bildet den unteren Teil der ent-
stehenden ozeanischen Lithosphére (@ Abb. 12.2,
vgl. » Abschn. 10.2, spez.@ Abb. 10.7).

Die Subduktion ozeanischer Lithosphére unter
eine andere Platte kann zu magmatischer Aktivi-
tat in der Randzone der Oberplatte fithren. Dies gilt
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B Abb.12.6 Magmenproduktionsrate
(km?3 a') an Mittelozeanischen Riicken,

Magma-Produktionsrate in km? a™!

konvergenten Plattenrdndern und — ‘ —_—
m Inn,em von kontlner?talen und Subduktionszone  Mittelozeanischer Intraplattenvulkane
ozeanischen Platten (Bildrechte: nach Riicken
Schmincke 1986) ozeanisch kontinental
extrusiv
3 intrusiv

sowohl fiir die Subduktion einer ozeanischen Platte
unter eine andere (z. B. Marianen-Inselbogen) als
auch fiir die Subduktion ozeanischer Lithosphére
unter kontinentale Lithosphiére (z. B. Anden). In
beiden Fillen steigen von der abtauchenden ozea-
nischen Lithosphére Volatile in den dariiber liegen-
den Asthenosphirenkeil auf (vgl.8 Abb.10.11). Dort
wird der Schmelzpunkt des Mantelgesteins durch
die Volatilzufuhr gesenkt und es kommt zur Teil-
schmelze (B Abb. 12.7). Die entstehenden basalti-
schen Schmelzen steigen durch Auftrieb bis an die
Kruste-Mantel-Grenze auf oder gelangen aufgrund
des lithostatischen Druckes, der durch die Auflast
der Lithosphire auf das Magma ausgetibt wird, in
die Kruste und an die Oberfléche.

Vergleichsweise untergeordnete Magmamengen
werden bei der Kollision zweier kontinentaler Platten
gebildet. Der Himalaya z. B. ist durch die Kollision
von India mit Eurasia entstanden. Die Ladakh-Plu-
tone im Himalaya sind aus SiO,-reichen Magmen
kristallisiert, welche sich durch Auftheizung in der
abtauchenden kontinentalen Platte (India) bildeten.
Magmen, die durch Aufschmelzung kontinentaler
Kruste entstehen, werden als anatektisch bezeichnet.

Magmenbildung im Innern von Platten, also
fernab der Plattengrenzen, beruht auf zwei platten-
tektonischen Prozessen:

Heifles Asthenosphirenmaterial steigt in Form

eines Manteldiapirs an die Unterseite der Litho-

sphire. Dieser Aufstieg geht mit einer Druck-
entlastung (Dekompression) einher, welcher

8
——L\'x

zur Schmelzbildung fithrt (8 Abb. 12.7). Diese
Magmen dringen in die tiber dem Manteldiapir
liegende Lithosphére ein oder steigen bis

an die Oberfliche. Der durch die Magmen
verursachte Wiarmeeintrag in die Lithosphire
kann dort zur Schmelzbildung, sowohlim
oberen Mantel als auch in der Kruste, fithren.
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B Abb.12.7 DreiWege der Bildung von basaltischen
Schmelzen im Mantel, (a) Temperaturerhohung:

Der obere Mantel wird durch aufsteigendes heil3es
Asthenospharenmaterial (Manteldiapir) aufgeheizt,

(b) Uberschreiten des Solidus durch Druckentlastung:
Mantelmaterial steigt in einem Manteldiapir oder unter einem
Mittelozeanischen Riicken auf. (c) Verschiebung des Solidus
durch Volatilzufuhr z. B. in Subduktionszonen: Volatile steigen
aus der abtauchenden ozeanischen Lithosphére auf und
fuhren zur Teilschmelze des Mantels unter der Oberplatte;
der Begriff Solidus wird in @ Abb. 12.12 erklart (Bildrechte:
verandert nach Schmincke 1986)
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Die hawaiianischen Inseln sind ein klassisches
Beispiel eines manteldiapirinduzierten
Magmatismus, der in einer ozeanischen Platte
stattfindet (8 Abb. 10.3).

Das Ostafrikanische Grabenbruchsystem
mit seinen zahlreichen Vulkanen, darunter
der hochste Berg Afrikas (Kilimandscharo:
5890 m), ist das klassische Beispiel fiir den
zweiten Typ von Intraplattenmagmatismus,
den sog. Riftmagmatismus. Kontinentale
Platten konnen entlang einer Schwichezone
auseinanderreiflen und Riftzonen ausbilden
(vgl. » Abschn. 10.2, @ Abb. 10.4 und 10.5).
Um das isostatische Gleichgewicht unter

der sich derart verdiinnenden Lithosphire
aufrechtzuerhalten, dringt heifles Astheno-
sphdrenmaterial auf. Daraus ergeben sich die
gleichen Prozesse der Magmenbildung und
des Warmetransportes wie im 1. Fall, also
Magmenbildung durch Druckentlastung und
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Magmenbildung in der Lithosphére durch
Autheizung.

12.1.4 Differentiation, Assimilation,
Magmamischung

Petrologische und isotopengeochemische Daten
zeigen, dass Magmen hédufig ohne grof3ere Verande-
rungen aus dem Mantel aufsteigen und in der Kruste
Platz nehmen bzw. an die Erdoberfliche gelangen.
Beispiele hierfiir sind der tholeiitische Magmatismus
an den Mittelozeanischen Riicken, bestimmte ,,pri-
mitive“ Basalte in Intraplatten-Positionen, aber auch
manche anatektischen Schmelzen in der kontinenta-
len Kruste. Die gleichen petrologischen und geoche-
mischen Kriterien zeigen aber auch, dass Magmen
bei Aufstieg und Platznahme eine zum Teil komplexe
Veranderung erfahren kénnen (» Kasten 12.2).

Kasten 12.2 Spurenelemente und Isotopenverhaltnisse als Indikatoren magmatischer Prozesse

Ein Vergleich von B Abb. 12.13 mit @ Tab. 1.1

und 12.1 zeigt, warum eine granitische Schmelze

Fe- und Mg-armer ist als eine basaltische

Schmelze: Fe und Mg werden der Schmelze bei

der Differentiation durch die Auskristallisation i. W.

von Olivin, Pyroxen und Amphibol entzogen. Die
Hauptelementzusammensetzung von ,frischen”
Magmatiten, die keine nachtraglichen Veranderungen

z. B. durch Verwitterung oder Metamorphose

erfahren haben, kann also tiber die Entstehung und
Entwicklung des Magmas Auskunft geben. Allein

auf der Basis der Hauptelementzusammensetzung

ist die Aussagekraft einer magmengenetischen
Interpretation eingeschrankt. Beispielsweise ist aus

der Hauptelementzusammensetzung eines Granits

nicht ohne Weiteres zu erkennen, ob seine Schmelze
durch Differentiation von Mantelmagmen oder durch
Aufschmelzung von kontinentaler Unterkruste entstanden
ist. Hinzu kommt, dass verschiedene Hauptelemente wie
z.B. K, Na, Si bei diagenetischer oder hydrothermaler
Alteration (» Kap. 13) sehr mobil sind. Weiterreichende
Aussagen tber Magmenherkunft und -entwicklung
lassen sich mithilfe der Spurenelemente und bestimmter
Isotopenverhaltnisse machen.

Spurenelemente werden von den Mineralen in Spuren
je nach GroBe und Ladung ihrer lonen anstelle von
Hauptelementen eingebaut (» Kasten 12.1). Zum Beispiel
nehmen Feldspate,gerne” Rb anstelle von K sowie Sr
anstelle von Ca auf. Durch den Verteilungskoeffizienten

D ist festgelegt, wie viel Rb beispielsweise in einen
Orthoklas eingebaut wird, der in einer rhyolithischen
Schmelze wéchst. Generell gilt

Konzentration des Spurenelements
__ im Mineral

"~ Konzentration des Spurenelements
in der Schmelze

Dabei dndert sich D je nach Temperatur, Druck,
Sauerstofffugazitat (,Sauerstoffangebot”) und
Zusammensetzung von Mineral und Schmelze. Ein
Element mit D > 1 beziiglich eines Minerals wird als
kompatibel bezeichnet. In Mantelperidotit sind z. B. die
Spurenelemente Ni und Cr kompatibel, weil Ni in Olivin
kompatibel ist und Cr ein Bestandteil von Spinell und
Diopsid ist (vgl. B Tab. 9.3). Diejenigen Elemente, die
beziiglich der im Mantel stabilen Minerale inkompatibel
sind, die sich also in Mantelteilschmelzen anreichern,
werden als lithophile (,gesteinsfreundliche”) Elemente
bezeichnet, wenn sie letztendlich in Silikaten oder Oxiden
eingebaut werden. Daneben gibt es noch chalkophile
(,sulfidfreundliche”) Elemente, die vorzugsweise in Sulfide
eingebaut werden, sowie siderophile (,eisenfreundliche”)
Elemente, die eine Affinitdt zu Eisenschmelzen haben
und daher im Eisenkern der Erde angereichert sind.

Diese Klassifikation geht auf V.M. Goldschmidt, einen der
Begriinder der Geochemie, zurtick.

Bei den lithophilen Spurenelementen sind drei Gruppen
von besonderer Bedeutung, die LIL-Elemente (LIL = ,/arge
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ion lithophile), grof3e lonen mit niedriger Ladung), die HFS-
Elemente (HFS = ,high field strenght,, kleine, hochgeladene
lonen) und die Seltenen Erden. Die wichtigsten LIL-
Elemente sind K, Rb, Sr, Ba, die wichtigsten HFS-Elemente
Zr,Nb, Th.

Die Seltenerdelemente (SEE oder REE =, rare earth
elements’) sind eine Gruppe von Spurenelementen

mit den Atomzahlen 57 bis 71, die zur Kldarung von
Magmenbildung und Differentiation besonders geeignet
sind, da sie sich geochemisch relativ dhnlich verhalten.
Die SEE gehéren zu den inkompatiblen Elementen, d. h.
sie werden i. d. R. bei der Magmendifferentiation in der
Schmelze angereichert. Im Einzelnen gibt es allerdings
Unterschiede, die Aussagen zur Magmenentwicklung
zulassen. Bestimmte Minerale, wie z. B. Hornblende,
bauen bevorzugt SEE ein und entziehen diese der
Schmelze (8 Abb. 12.10). Granat kann nur die schweren
SEE Gd-Lu (englisch, heavy REE' = HREE) verstarkt in sein
Kristallgitter einfligen. Granatfraktionierung hat daher
eine Abreicherung der schweren SEE in der Restschmelze
zur Folge (B Abb. 12.9). Dies gilt z. B. furr ein anatektisches
Magma, das aus granatfiihrender Unterkruste entsteht
(,Granit 2" in @ Abb. 12.9) oder fir ein alkalibasaltisches
Magma, welches sich im Mantel als 5-10 %ige
Teilschmelze eines Granatlherzoliths bildet (B Tab. 12.2
und @ Abb. 12.8). Plagioklas kann von den SEE lediglich

Eu?* verstarkt einbauen. Plagioklasfraktionierung ist daher
in den SEE-Mustern an einer negativen Europiumanomalie
erkennbar (,Granit 1”in 8 Abb. 12.9).

Eine zentrale Stellung nicht nur in der magmatischen
Petrologie nehmen Untersuchungen von stabilen

und radiogenen Isotopen ein. Leichte Elemente mit

mehr als einem Isotop (i. W. O, H, Cund S) erfahren

eine Isotopenfraktionierung bei verschiedenen
geologischen Prozessen, vor allem bei niedrigen
Temperaturen. Beispielsweise findet eine '80/160-
Fraktionierung bei vielen exogenen Vorgangen statt

(vgl. B Abb. 15.10a). Daher lassen sich Magmen krustalen
Ursprungs, deren Edukte zeitweilig mit der Atmo- und
Hydrosphare in Wechselwirkung standen, aufgrund ihrer
Sauerstoffisotopenverhaltnisse von Mantelmagmen
unterscheiden.

Demgegentiber sind bei schweren Elementen
Isotopenfraktionierungseffekte zu vernachlassigen.
Anderungen im Isotopenverhéltnis kdnnen hier nur
durch radioaktiven Zerfall stattfinden. Neben der
Maoglichkeit der radiometrischen Altersbestimmung,

die in » Kasten 14.1 aufgezeigt wird, kann dieser Effekt
auch zur Kldrung der Magmengenese genutzt werden.
Strontium z. B. hat die vier natiirlichen Isotope 88Sr, 87Sr,
865y und 84Sr. Sr entsteht durch den Zerfall von 8Rb. Der

—~— Spinell—=

~—Plag—

0,2

Schmelzfraktion
.

0,14

MORB

NN
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B Abb.12.8 Schmelzbildung im Mantel unter dem Mittelozeanischen Riicken (divergenter Plattenrand) und tiber
Manteldiapiren (Intraplatten-Position); die Tiefe der Schmelzbildung und der Grad der Aufschmelzung sind aus SEE-
Verteilungsmustern von MOR-Basalten und sibirischen Flutbasalten abgeleitet worden (» Kasten 12.2); die Punktlinien
geben die vermuteten Schmelztemperaturen an; oben sind Stabilitatsbereiche von Mantelmineralen aufgetragen, die
bei der Schmelzbildung im Restit von Bedeutung sind (vgl. @ Tab. 12.2 und » Abschn. 10.2, Bildrechte: verandert nach

White & Mckenzie 1995)
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B Abb.12.9 Verteilungsmuster der Seltenen Erden verschiedener Magmatite. Um den grafischen Vergleich der
SEE-Gehalte verschiedener Magmatite zu erleichtern (storend wirken vor allem die unterschiedlichen Gehalte von
Elementen mit gerader und ungerader Ordnungszahl (B Abb. 9.3)), werden sie gegen die SEE-Gehalte des Typ-I-
Chondrits (» Abschn. 9.1) normiert, d. h. der Gehalt eines Elements in dem analysierten Magmatit wird durch den
Gehalt des entsprechenden Elements in Chondrit dividiert. Das linke Diagramm zeigt das SEE-Muster eines typischen
Mantelgesteins (graue Signatur), eines MOR-Tholeiitbasalts, eines Inselbogen-Andesits und eines Intraplatten-
Alkalibasalts. Das rechte Diagramm zeigt ein durchschnittliches SEE-Muster der kontinentalen Kruste (graue Signatur)
und von Graniten, deren Differentiation von Plagioklas (Granit 1) bzw. Granat (Granit 2) kontrolliert waren (Weiteres im
Text) (Bildrechte: nach Zeil 1990)

B Tab. 12.2 Mantelteilschmelzen: Grad der Aufschmelzung, Restit und Schmelze* (nach Matthes 1993)
Grad der Aufschmelzung eines Restit Schmelze™
reprdsentativen Mantelgesteins

(Lherzolith**)

5% Leicht verarmter Lherzolith Alkalibasaltisch mit Olivin, Nephelin
10 % Verarmter Lherzolith Alkalibasaltisch mit Olivin

30% Harzburgit Tholeiitbasaltisch

60 % Dunit Pikritisch, komatiitisch

* beachte: Die Zusammensetzung einer Mantelschmelze ist neben dem Aufschmelzungsgrad auch von
der Mineralzusammensetzung des Mantels, also den P-T-Bedingungen abhéngig (vgl. 8 Abb. 9.12 und
0 Abb. 12.8).

** | herzolith ist das wichtigste Gestein innerhalb der Peridotite (olivinreiche Ultramafite, @ Abb. 12.4).
*#*ygl. Kasten 12.1 und Tab. 1.1
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Erdmantel weist nur niedrige Gehalte an inkompatiblen
Spurenelementen auf, da diese dem Mantel bei jeder
Schmelzbildung durch die Schmelze entzogen werden.
Dabei ist Rb starker inkompatibel als Sr, d. h. das Rb/
Sr-Verhaltnis im Erdmantel ist sehr niedrig. Das bedeutet,
dass im Verlauf der Erdentwicklung im Mantel nur relativ
wenig radiogenes 87Sr gebildet wurde. Daher weisen
Mantelschmelzen relativ niedrige 87Sr/8Sr-Verhéltnisse
von 0,7030-0,7045 auf.

Bei der krustalen Anatexis wird das Rb/Sr-Verhéltnis
stark erhéht, zum einen weil Srim residualen Plagioklas
zurilickgehalten wird und zum zweiten, weil bei der
Kristallisation von Plagioklas weiter Sr aus der Schmelze
entfernt wird. Daher wird in den Produkten krustaler
Differentiate (z. B. Granit) relativ viel radiogenes 875y

gebildet; sie kdnnen daher schon nach weniger als

100 Mio. Jahren deutlich erhdhte 87Sr/8Sr-Verhéltnisse
aufweisen.

Wahrend im Rb-Sr-Isotopensystem das Mutterisotop
87Rb inkompatibel ist und bei Aufschmelzung und
Differentiation relativ zu Sr angereichert wird, ist es
beim Sm-Nd-Isotopensystem genau umgekehrt: Sm,
dessen Isotop '#4Sm zu '43Nd zerfillt, ist kompatibler als
Nd, wird also in Schmelzen relativ zu Nd abgereichert.
Daraus folgt, dass in differenzierten Krustengesteinen das
Isotopenverhéltnis '#3Nd/'#Nd gegeniiber dem Mantel
zuriickbleibt. Das Ergebnis ist eine negative Korrelation
von &Sr/86Sr und '#3Nd/'#4Nd in irdischen Gesteinen

(8 Abb. 12.11).
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B Abb.12.10 Verteilungskoeffizienten der Seltenen Erden (SEE) fiir Hornblende/Grundmasse, Plagioklas/
Grundmasse und Granat/Grundmasse in Dazit; das Diagramm zeigt, dass die SEE in dazitischen Schmelzen bevorzugt
in Hornblende und Granat eingebaut werden, wobei die schweren SEE, besonders von Granat, gegeniiber den
leichten SEE (engl. Light REE’ LREE) bevorzugt werden. Plagioklas kann die SEE, mit Ausnahme Eu anstelle von Ca, nur
schlecht in sein Kristallgitter einsetzen (Bildrechte: nach Arth & Barker 1976)
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Die Magmenentwicklung der Kleinen Antillen. Die Inselbogen-Magmatite zeigen eine Variation ihrer

Sr- und Nd-Isotopen-Verhaltnisse, die vom Feld der MOR-Basalte zum Feld der Atlantiksedimente reicht. Die aus dem
Diagramm abzuleitende Kontamination durch sedimentéres Material kann schon bei der Magmenbildung tiber der
abtauchenden Platte durch subduzierte Sedimente stattgefunden haben oder erst beim Magmenaufstieg durch die

Inselbogenkruste (Bildrechte: nach Wilson 1989)

Wasser ist schwerer als Eis. Die meisten anderen
Schmelzen hingegen, darunter auch magmatische
Schmelzen, sind leichter als das Ausgangsmaterial
(Edukt) und die erstarrten oder auskristallisierten
Produkte (B Tab.9.2). Ein wichtiger Mechanismus der
Magmendifferentiation ist die fraktionierte Kristallisa-
tion, die im Folgenden an einem basaltischen Magma
aus dem Mantel erlautert wird, welches sich in einer
Magmenkammer an der Kruste-Mantel-Grenze befin-
det und abkiihlt. Beim Unterschreiten des Liquidus
(8 Abb. 12.12) entstehen in der Schmelze i.W. Olivin,
Pyroxen und anorthitreicher Plagioklas (8 Abb. 12.13
und » Kasten 3.1). Die wachsenden Mineralphasen

entziehen der Schmelze die fiir den Kristallbau nétigen
Elemente, wobei in der Restschmelze u. a. SiO,, Alka-
lien und Volatile angereichert werden. Der SiO,-
Gehalt vieler Basaltschmelzen liegt bei 50 %, wahrend
beispielsweise der von Anorthitbei44 % liegt (vgl. auch
B Tab. 1.1 und 12.1). Wenn nun die Restschmelze von
diesen Kristallen getrennt wird, findet eine Differentia-
tion des Magmas zu SiO,-, alkali- und volatilreicherer
Zusammensetzung statt. Eine Trennung von Schmelze
und Kristallisat kann durch Absinken der schwere-
ren Kristalle erfolgen (gravitative Fraktionierung).
Es entsteht ein Kristallkumulat. Es ist auch denkbar,
dass die Restschmelze durch tektonische Bewegungen
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B Abb.12.12 T-x-Phasendiagramm (T =Temperatur,

X = Zusammensetzung) der Plagioklas-Mischkristallreihe
Albit-Anorthit (vgl. » Kasten 3.1): Es zeigt die
Kristallbildung aus einer sich abkiihlenden Schmelze.
Dieses Zweiphasendiagramm stellt einen Laborversuch
dar, an dem Plagioklas und Schmelze beteiligt sind (im Falle
von silikatischen Schmelzen liegen Vielstoffsysteme vor,

die ein wesentlich komplexeres Kristallisationsverhalten
aufweisen). Bei diesem Versuch wird ein Mineralpulver

mit der Zusammensetzung 60 % An (Anorthit), 40 % Ab
(Albit) aufgeschmolzen. Bei langsamer Abkihlung ab einer
Temperatur beim Punkt A beginnt beim Erreichen von
Punkt B Plagioklas mit der Zusammensetzung C (ca. 85 %
An) zu kristallisieren. Punkt B liegt auf der Liquiduskurve,
der Phasengrenze zwischen den Feldern,Schmelze” und
,Schmelze + Kristalle” (mehr zu Phasendiagrammen in

» Kasten 13.1). Bei weiterer langsamer Abkiihlung bewegt
sich die Zusammensetzung der Restschmelze entlang

des Liquidus (Linie B-D). Gleichzeitig werden die mit der
Schmelze im Gleichgewicht stehenden Plagioklase immer
Ab-reicher (entlang der Kurve C-E, die auf dem Solidus
liegt). Die Soliduskurve ist die Phasengrenze zwischen den
Feldern,Schmelze + Kristalle” und ,Kristalle”. Wird der Punkt
E erreicht, ist die Restschmelze aufgebraucht und es liegt
Plagioklas mit der Zusammensetzung von An 60 % vor, was
der chemischen Ausgangszusammensetzung der Schmelze
bei A entspricht. Das System funktioniert bei langsamer
Aufheizung genau umgekehrt, d. h. wird ein Plagioklas mit
60 % An bis ca. 1350 °C aufgeheizt (Punkt E), beginnt die
Aufschmelzung, wobei sich die Kristallphase entlang des
Solidus bewegt (E-C) und die Schmelze entlang des Liquidus
(D-B) usw. (Bildrechte: verandert nach Zeil 1990)

oder durch Auftrieb aus dem ,,Kristallbrei herausge-
presst wird (/filter pressing’). Durch eine wiederholte
Differentiation eines basaltischen Magmas kann unter
den jeweiligen plattentektonischen Bedingungen eine
bestimmte magmatische Abfolge (Suite) entstehen. Die
kalkalkalische Suite, die typisch fiir Subduktionszo-
nen ist, hat z. B. die Abfolge Basalt — Andesit - Dazit -
Rhyolith (vgl. » Kasten 12.1 und 8 Abb. 12.13).

In Zonen mit langer anhaltender magmati-
scher Aktivitdt kann es zur Mischung mehrerer
Magmen kommen. Dabei entsteht ein hybrides
Magma. In den Produkten hybrider Magmen treten
héufig Minerale auf, die nicht im Gleichgewicht zur
Schmelze bzw. zueinander stehen. Untersuchun-
gen von Ulrich Schreiber et al. (1999) zeigen, dass
bestimmte Magmen beim Einstromen in ein anderes
Magma milli- bis zentimetergrofle Schmelztropf-
chen (Globuide) bilden, vergleichbar mit Oltrop-
fen in Wasser. Die Globuide kdnnen durch Diffu-
sion bestimmte Stoffe an das Wirtsmagma abgeben,
andere wandern vom Wirtsmagma in die Globuide.
Ergibt sich durch den Stoffaustausch eine Dichtever-
ringerung der Globuide, konnen diese aufsteigen und
eine neue Schmelze bilden. Diese Extraktion ist somit
neben der fraktionierten Kristallisation eine weitere
Form der Magmendifferentiation. Magmen kénnen
sich auch bei bestimmter Zusammensetzung, Druck
und Temperatur entmischen. Solche Entmischun-
gen sind z. B. fiir bestimmte alkalische Schmelzen
bei hohem CO,-Partialdruck beschrieben worden.
Die so entmischten Magmen koénnen sich ebenfalls
aufgrund unterschiedlicher Dichte trennen.

Schliefilich kann in grofleren Magmenkammern
eine Differentiation stattfinden, die durch Magmen-
konvektion in der Kammer verursacht wird. Hierbei
werden vor allem Volatile mit dem heiflen aufstei-
genden Material in die Dachregion der Kammer
transportiert und dort angereichert, wihrend am
Boden der Kammer die schweren, frith kristallisie-
renden Minerale abgelagert werden. Gerit Neben-
gestein in die Magmenkammer und wird es aufge-
schmolzen, spricht man von Assimilation oder auch
von Magmenkontamination.

Ein Schwerpunkt der aktuellen petrologischen
Forschung ist der Bildung und Fiilllung von Mag-
menkammern und dem dafiir nétigen Zeitraum
gewidmet. Die Eruption des Fish-Canyon-Tuffs im
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[ Kalifeldspat, Quarz, Muskovit
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B Abb.12.13 Vereinfachtes Schema der kalkalkalischen Magmendifferentiation; senkrechte Pfeile zeigen auf Minerale
(oben felsische, unten mafische Minerale), die in der jeweiligen Schmelze vorkommen kénnen und deren Entfernung aus
der Schmelze eine Differentiation der Restschmelze zur Folge hat; waagerechte Pfeile zwischen Mineralen zeigen mogliche
Umkristallisationsprozesse in einer sich differenzierenden Schmelze. Man findet z. B. hdufig in Dioriten Amphibole, die einen
Pyroxenkern haben (vgl. @ Tab. 1.1 und 12.1, B Abb. 12.1) (Bildrechte: verandert nach Zeil 1990)

San-Juan-Gebirge (SW-Colorado, USA) vor knapp
28 Ma ist mit ca. 5000 km?® einer der grofiten bekann-
ten Vulkanausbriiche. Entsprechend grofier diirfte die
zugehorige, sicher nur teilentleerte Magmenkammer
gewesen sein. In vielen grofien, langlebigen Magma-
kammern liegt ein durch Abkithlung entstandener
Kristallbrei mit Kristallgehalten tiber 50 Vol.-% vor,
der gelegentlich durch Magmenintrusionen von unten
erganzt und wieder aufgeheizt wird. Radiometrische
Datierungen vor allem an Zirkon zeigen, dass manche
Magmenkammern, die sich im Verlauf von grof3en
Eruption teilentleeren, sich {iber einige bis viele 100 ka
auffiillten (B Abb. 12.14). Viele gut untersuchte junge
Calderakomplexe wechselten zwischen kurzen und
heftigen Eruptionen und langeren Ruhepausen. Letz-
tere werden als Zeiten fiir das Wiederauffiillen der
Magmenkammer interpretiert (8 Abb. 12.35).

12.2 Plutonismus

Der Aufstieg und die Platznahme von Magmen
innerhalb der Kruste werden als Plutonismus
bezeichnet. Wie bereits erwahnt, kommen als

Aufstiegsmechanismen der Auftrieb und lithosta-
tischer Druck infrage. Basaltische Magmen sind
dichter als die durchschnittliche kontinentale Kruste
(B Tab.9.2) und gelangen nur dann in hohe Krusten-
stockwerke (oder gar an die Oberfliche), wenn sie
von weit unten durch die Auflast der Lithosphére
hochgedriickt werden. Granitisches Magma ist
mit einer Dichte von ca. 2,2 g cm™ leichter als die
durchschnittliche kontinentale Kruste und wird den
Weg ,,von alleine“ nach oben suchen (8 Abb. 12.15),
vergleichbar dem Verhalten von Salzdiapiren
(» Abschn. 11.1). Diapirischer Aufstieg von SiO,-
reichen Magmen diirfte jedoch nur in der unteren
und mittleren Kruste von Bedeutung sein, deren
Gesteine sich duktil verhalten (» Abschn. 10.2). Die
obersten Krustenpartien sind mit ihren Sedimen-
ten nur unwesentlich schwerer als die SiO,-reichen
Magmen. Hier kénnen diese nur weiter aufdringen,
wenn sie durch magmenerfiillte Spalten an tiefer
gelegene Magmenstockwerke mit entsprechendem
Druck gekoppelt sind. Meist kristallisieren granit-
oide Magmen je nach Wassergehalt durch die mit
dem Aufstieg verbundene Druckentlastung aus und
bleiben stecken.
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B Abb.12.14 Die suprakrustale Magmenkammer, die zu der groBen Eruption des Laacher-See-Vulkans in der Osteifel vor
knapp 12,9 ka fiihrte (B Abb. 12.28, B Abb. 12.43), baute sich tiber mehrere 10 ka auf. Dabei kristallisierten an den Wanden
der Magmenkammer verschiedene Magmatite aus (c). Dies belegen Altersbestimmungen (Ungleichgewichtsmethode,
U-Zerfallsreihe; » Kasten 14.1) an Karbonatiten (a) und darin enthaltenem Zirkon (b), die bei der Eruption von den
Kammerwanden mitgerissen wurden. ULST, MLST und LLST: Upper-, Middle und Lower Laacher See Tephra. (Bildrechte: nach

Schmitt et al. 2010)

In der sproden oberen Kruste angelangt, pressen
sich die Magmen in unter Dehnung stehende Spalten
und Stérungen. Dabei konnen sie auch ganze Blocke
der Deckschichten losbrechen (,stoping‘) und
umflieflen. Diese losgeldsten Blocke konnen auf-
grund ihrer hoheren Dichte in die Magmenkammer
absinken, wihrend gleichzeitig das Magma um den
Block nach oben flief3t und die urspriingliche Posi-
tion des Blockes einnimmt (8 Abb. 12.16 und 12.17).
Je nach Temperatur und Volatilgehalt des Magmas
einerseits und Zusammensetzung des Nebengesteins
andererseits kann das Magma die aufgenommenen
Blocke (Xenolithe) aufschmelzen (assimilieren).

Die Intrusivkorper werden je nach Form und
Position im Nebengestein unterschiedlich bezeichnet
(8 Abb. 12.16 und 12.18). Grof3e Plutone nennt man
Batholithe, kleine Korper Stocke. Das Magma kann
sich entlang von unter Dehnung stehenden Kliiften
und Stérungen durch das Nebengestein bewegen.

Wenn das Magma in solch einer Stérung stecken
bleibt und auskristallisiert, entstehen tafelférmige
Korper. Werden hierbei die Schichten diskordant
durchschlagen oder befinden sich diese Korper
in einem Pluton, werden sie als Gang bezeichnet
(vgl. Foto am Anfang von » Kap. 9). Oft zwéngt sich
das Magma auch entlang von Schichtgrenzen in Sedi-
mente (Sill) oder es hebt die Deckschichten an und es
entsteht ein halblinsenférmiger Intrusivkorper (Lak-
kolith). Mitunter ist es schwer, in einer Gesteinsab-
folge Sills von oberirdisch ausgeflossenen Laven zu
unterscheiden. Sills verursachen, im Gegensatz zu
einer Lava, sowohl in den unterlagernden als auch
in den iiberlagernden Schichten eine thermale Uber-
pragung (Kontaktmetamorphose; » Kap. 13). AufSer-
dem verraten sich Sills bisweilen durch Springen
von einer Schichtfliche zur anderen (8 Abb. 12.16).
Schlieflich kann das Magma entlang von Spalten
oder eher rohrenférmigen Aufstiegsbahnen einen
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O Abb.12.15 Besonders liber Subduktionszonen (z. B. Anden und westliche USA), steigen gro3e Mengen SiO,-reicher
Magmen in die obere Kruste auf. Petrologische Untersuchungen zeigen, dass ein GroBteil dieser Magmen durch Differentiation
aus basaltischen Mantelschmelzen in der unteren und mittleren Kruste entstanden sind (a) und (b). Dennoch finden sich in
Gebieten, in denen mittlere und untere Krustenstockwerke durch die Erosion freigelegt sind, bei weitem nicht die erforderlichen
Mengen an restitischem SiO,-armem Material. Glazner (1994) nimmt daher an, dass die leichten differenzierten Magmen in die
Oberkruste und an die Oberfldche aufsteigen, wihrend das schwere restitische Material in die duktile untere Kruste oder an

die Kruste-Mantel-Grenze zuriicksinkt (c). Nach diesem Modell kann beispielsweise ein Korper restitischen Materials von 2 km
Durchmesser, der ca. 0,2 g cm™3 schwerer als seine Umgebung ist, durch ,reversen Diapirismus” in 1 Ma bis zu 50 km sinken

(p = Dichte, vgl. B Tab. 9.2) (Bildrechte: nach Glazner 1994)

Vulkan

B Abb.12.16

Weg an die Oberfldche finden und es entsteht ein
Vulkan. Der Ubergang zwischen plutonischem und
vulkanischem Stockwerk ist flielend und wird als
subvulkanisch bezeichnet.

Magma kiihlt beim Aufstieg und nach der Platz-
nahme langsam ab. Dies kann bei grofien Kérpern
aufgrund der geringen Warmeleitfahigkeit der
meisten Gesteine lange dauern (in der Groflenord-
nung von 0,1-10 Ma). Die Schmelzen haben also

Intrusivformen in einer fiktiven Anordnung (Erlauterung im Text)

geniigend Zeit, um unter Gleichgewichtsbedingun-
gen auszukristallisieren (vgl. 8 Abb. 12.12). Bei sub-
alkalischen Magmen kristallisieren als Hauptkom-
ponenten zunachst Mafite und anorthitreiche Pla-
gioklase, gefolgt von Quarz, Glimmer, albitreichem
Plagioklas und Kalifeldspat (8 Abb.12.13 und 12.19,
» Kasten 3.1,8 Tab. 1.1). Da in den genannten Haupt-
komponenten Volatile nur wenig eingebaut werden,
reichern sich diese in der Restschmelze stark an.
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B Abb.12.17 Schematisches Profil durch die Fortaleza-Ringkomplexe in der Kiistenkordillere Perus. Im Zeitraum Kreide-
Paldogen existierte am westlichen Kontinentalrand Stidamerikas eine Subduktionszone, deren magmatische Produkte in der
oberen Kruste als ausgedehnte und komplexe Plutonkérper (Batholithe) und an der Oberflache als machtige Vulkanitdecken
Platz nahmen. Die Magmen sind in mehreren Schiiben z.T. in schon auskristallisierte Plutone durch,stoping’ und Absenken
von Blocken eingedrungen. Die Ringkomplexe sind aus Magmenkammern entstanden, welche als Quelle fiir Calderaausbriiche

dienten (» Abschn. 12.3) (Bildrechte: nach Bussell et al. 1985)

B Abb.12.18 Messerscharfer Intrusionskontakt eines Granitplutons in der nordchilenischen Kiistenkordillere

Die Volatile (H,0, F, Cl, CO, etc.) werden in Hell-
glimmer, Turmalin, Beryll und andere volatilhaltige
Minerale eingebaut. Diese Minerale fiillen zusam-
men mit Quarz und Kalifeldspat die Zwickel zwi-
schen den Frithkristallisaten in der Dachregion eines
Plutons oder es entstehen diskrete kleine Kérper
mit z. T. sehr grober Korngrofle, die als Pegmatit

(»Festgewordenes®) bezeichnet werden. Bei weite-
rer Abkiihlung wandern die Volatile in das Neben-
gestein und transportieren Wiarme und Stoffe aus
dem Pluton heraus. Es bildet sich eine Kontakt-
aureole aus (weiteres in » Kap. 13). Meteorische
Wisser heizen sich am Pluton auf und l6sen aus dem
Pluton und dem Nebengestein Mineralstoffe heraus.



12.3 - Vulkanismus

B Abb.12.19 Im Gegensatz zu
Vulkaniten kiihlen Plutonite sehr
langsam ab und kristallisieren

vollig aus (holokristallines Geflige).
Dieser Granodiorit besteht i. W. aus
Plagioklas (P), Quarz (Q), Hornblende
(H) und Biotit (B) (vgl. @Tab. 1.1,

» Kasten 3.1 und @ Abb. 12.3). Die
Aufnahme zeigt einen Diinnschliff
(eine ca. 0,02 mm dicke, auf Glas
geklebte Gesteinsscheibe) unter
dem Polarisationsmikroskop; untere
Bildkante ca.4 mm

Diese hydrothermalen Lésungen scheiden sich in
Kliiften und Stérungen ab (8 Abb. 12.20). Bei den
spatmagmatischen und den hydrothermalen Pro-
zessen konnen Metalle und andere wirtschaftlich
bedeutende Rohstoffe angereichert werden (dazu in
» Abschn. 16.4 mehr).

12.3 Vulkanismus

307

ob sie in einer trockenen Wilste, in einer Zone mit
reichlich Grundwasser (z. B. in Mitteleuropa), unter
einem Eispanzer (z. B. auf Island) oder gar im Meer
ablduft. Somitist der Vulkanismus eine der wichtigs-
ten Schnittstellen des Systems Erde, an welcher die
endogene und exogene Dynamik ineinandergreifen.

12.3.1 Eruptionsformen

In den vorangegangenen Abschnitten haben wir
die physikalisch-chemischen Eigenschaften des
Magmas, seine Bildung sowie Aufstieg und Platz-
nahme in der Kruste kennengelernt. Im Folgenden
werden die Prozesse behandelt, die beim Austritt des
Magmas an die Erdoberfliche an Land, aber auch
am Boden des Ozeans oder grofier Seen stattfinden.
Vulkanische Eruptionen gehoren zu den spektaku-
larsten geologischen Prozessen auf der Erde, aber
auch auf anderen Planeten und deren Monden. Die
enorme Vielfalt der vulkanischen Eruptionsformen
und der Vulkantypen, die wir von der Erde kennen,
wird wesentlich von den endogenen Faktoren der
Magmenzusammensetzung und der geotektoni-
schen Position bestimmt. Allerdings spielen beim
Vulkanismus auch exogene Faktoren eine wichtige
Rolle, an erster Stelle die Verfiigbarkeit von exter-
nem Wasser. Die Eruption eines bestimmten Mag-
matyps kann sehr unterschiedlich sein und zu sehr
verschiedenen Vulkanformen fiihren, je nachdem

Man unterscheidet magmatische Eruptionen, deren
Explosivitit allein von der Magmenviskositat und
vom Anteil an juvenilen (vom Magma mitgefiihr-
ten) Volatilen bestimmt wird, von phreatomag-
matischen Eruptionen, bei denen unterschiedliche
Mengen von externem Wasser eine Rolle spielen.
Bei phreatischen Eruptionen verdampft externes
Wasser, welches sich im Kontakt zu Magma oder
zu heiflem Gestein aufgeheizt hat, explosionsartig.
Magma wird hierbei nicht oder nur unwesentlich
gefordert.

Das Spektrum magmatischer Eruptionen reicht
von hawaiianisch bis ultraplinianisch (8 Abb. 12.21).
Hawaiianische Eruptionen sind gekennzeichnet von
der Effusion dinnflissiger, volatilarmer, basalti-
scher Magmen (vgl. » Abschn. 12.1, @ Abb. 12.5), die
in Form von Lavafontinen bis 500 m hoch eruptie-
ren und z. T. ausgedehnte Lavastrome bilden. Etwas
viskoser und volatilreicher sind die Basaltmagmen,
die strombolianisch ausbrechen. Hierbei entstehen
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B Abb.12.20 Das Brockenmassivim Harz mit Karte und Profil (s. a.8 Abb. 14.1). Der Intrusivkomplex setzt sich aus
verschiedenen SiO,-armen und -reichen Plutoniten zusammen. Die Magmen sind vor ca. 300 Ma in gefaltete paldozoische
Sedimente eingedrungen. Im Zuge der Platznahme ist das Nebengestein kontaktmetamorph tiberpragt worden (dazu mehr
in » Kap. 13). Vom abkiihlenden Plutonkomplex ausgehende heif3e, mineralreiche Fluide haben zur Bildung zahlreicher
Hydrothermallagerstatten gefiihrt (» Abschn. 16.4). Einige Vererzungen sind auch noch im Mesozoikum entstanden. Das
Brockenmassiv ist zusammen mit der Harzscholle im Zuge mesozoisch-kdnozoischer Kompressionstektonik herausgehoben
und durch Denudation freigelegt worden (Bildrechte: aus Zeil 1990)
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B8 Abb. 12.21

T

max

Probe, welche an dem Schnittpunkt der 10-%-T
(Bildrechte: veréandert nach Cas & Wright 1987)

durch das Zerplatzen von Gasblasen relativ grobe
Fragmente, die aus dem Schlot herausgeschleudert
und zu einem Schlackenkegel aufgeschichtet werden
(B8 Abb.12.25 und 12.26). Untergeordnet kdnnen sich
relativ zdhe Lavastrome bilden.

Gelangt zéhfliissiges und volatilreiches Magma
an die Oberfliche, kommt es zu hochexplosiven
Eruptionen, die als plinianisch bezeichnet werden
(8 Abb. 12.22-12.24). Dabei bilden sich Erup-
tionswolken, die bis zu 65 km hoch aufsteigen
(8 Abb. 12.22 und 12.24). Die Hohe der Eruptions-
sdule, die Magmeneruptionsrate und das Gesamtvo-
lumen (bis 7 x 10'*kg) korrelieren bei plinianischen
Eruptionen positiv miteinander. Wenn die mitge-
fuhrten vulkanischen Fragmente (Tephra) vom Wind
verdriftet werden, entstehen ausgedehnte Lapilli-
und Aschedecken (B8 Abb. 12.21). Wolken von feiner
Tephra und Aerosol (Tropfchen von Schwefelsdure
und anderen Volatilprodukten) kénnen monate- bis
jahrelang in der Atmosphire bleiben und mehrmals
um den Globus reisen. Dies kann zu einer zeitweili-
gen Klimaveranderung fithren. Der grof3e Ausbruch
des Tambora 1815 in Indonesien hatte einen dras-
tischen Temperatursturz zur Folge, welcher auf der
Nordhalbkugel einen Ausfall des Sommers 1816 mit
katastrophalen Ernteausfillen bewirkte.

Klassifikationsschema explosiver Eruptionen anhand der von pyroklastischen Fallablagerungen bedeckten
Flédche (D) und des Grades der Tephrazerkleinerung (F). D = Flache, die von der 1-%-T,

max”Isopache eingeschlossen wird;

= Maximalmachtigkeit der Tephraablagerung; F = Fragmentierung als Gewichtsprozent der Fraktion <1 mm einer
max-Isopache mit der Ausbreitungsachse (der Ablagerung) genommen wurde

1888 bis 1890 ereigneten sich in der Fossa auf
Vulcano (Aolische Inseln) rasch hintereinander-
folgende kurze und kleinvolumige Eruptionen mit
kanonenschuflartigen Druckwellen. Diese vulka-
nianischen Eruptionen, die inzwischen auch bei
vielen anderen Vulkanen beobachtet wurden (z. B.
Soufriere Hills auf Montserrat) sind verbunden
mit zdhen, volatilreichen Magmen bei niedrigen
Magmenaufstiegsraten.

Trifft heifles Magma auf Grundwasser kann es
zu extrem explosiven, phreatomagmatischen Erup-
tionen kommen, in deren Verlauf besonders feine
Fragmente aus dem Magma sowie aus dem Material
in den Schlotwéinden entstehen. Dies geschieht nur,
wenn das Magma und externes Wasser kurz vor oder
wihrend der Eruption einen innigen Kontakt einge-
gangen sind (8 Abb. 12.21 und 12.25).

12.3.2 Vulkantypen

Es gibt ein weites Spektrum von Vulkanen, das von
kurzlebigen, einige Monate bis wenige Jahre titigen
und einfach gebauten, monogenetischen Typen bis
zu komplexen Vulkangebduden reicht, die mehrere
Millionen Jahre aktiv sein konnen. Monogenetische
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B Abb.12.22 Schema einer subaerischen, explosiven Eruption. Durch Abkiihlung und Druckentlastung treten die in der
Schmelze geldsten juvenilen Volatile aus und bilden Blasen. Bei einem Blasenanteil von ca. 75 % wird die Zerrfestigkeit der Schmelze
Uberschritten und die Schmelze wird durch die Expansion der Blasen und durch rasche Scherbewegung zerfetzt (pyroklastische
Fragmentierung). Da hierbei das treibende Medium die vom Magma mitgefiihrten juvenilen Volatile sind, bezeichnet man diese
Eruption als magmatisch. Oberhalb des Fragmentierungsniveaus liegt eine niedrigviskose Dispersion aus 700-900 °C heiem Gas,
Magmafetzen und Kristall- und Gesteinsbruchstticken vor, die, durch die Gasexpansion angetrieben mit Geschwindigkeiten von

bis zu 600 m s aus dem Schlot herausschieB3t. Die Magmafetzen erstarren im Verlauf der Eruption zu aufgeschdumtem Glas. Im
unteren Teil der Eruptionswolke (Gasschubregion) wird Luft aus der Umgebung angesaugt, die sich mit der Dispersion vermischt,
aufheizt und expandiert. Im dartiber liegenden konvektiven Teil der Eruptionswolke wird die Tephra durch starke Turbulenz in
Schwebe gehalten. Die expandierte Dispersion steigt in der Atmosphére bis zu der Hohe auf, in der ihre Dichte der der umgebenden
Luftschicht gleicht. Dort breitet sich die Wolke pinienférmig aus und wird vom Wind verdriftet (Bildrechte: nach Schmincke 1986)

B Abb.12.23 Skizze des Vesuvs bei Neapel. Nach langer Ruhe ist der Stratovulkan 79 n. Chr. mit katastrophalen Folgen

zu neuem Leben erwacht. Im Zuge einer stark explosiven Eruption entwickelte sich eine hohe Eruptionswolke, aus der sich
todbringende Glutwolken (pyroklastische Strome) tiber Pompeji, Herculaneum und andere Orte walzten. Die Explosionen
sprengten den Gipfel des Vesuvs weg und formten den 3500 m breiten Krater des Monte Somma. Jiingere Eruptionen bauten
den Zentralkegel auf. Bei dem katastrophalen Ausbruch im Jahre 79 starb auch der Naturbeobachter Plinius der Altere. Nach
ihm und seinem Neffen, Plinius dem Jiingeren, der in Briefen an Tacitus von dem Ausbruch minutios berichtete, werden
hochexplosive magmatische Eruptionen als plinianisch bezeichnet (vgl. @ Abb. 12.20; Bildrechte: aus Rittmann 1981)
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B Abb.12.24 Die Eruptionswolke
liber dem Mount St. Helens am
22.7.1980, links in der Mitte ist

ein pyroklastischer Strom mit

seiner Aschewolke zu sehen

(vgl. @ Abb. 12.22 und 12.42)
(Bildrechte: Foto - A. Post, USGS,
David Johnston Cascades Volcano
Observatory, Vancouver, Wash.)

Vulkane sind von einer Eruptionsform gepragt, bei
der eine relativ kleine Magmamenge gefordert wird.
Hierzu zdhlt der Schlackenkegel, dem hiufigsten
Landvulkan, der i. W. durch strombolianische Erup-
tion von basaltischem Magma entsteht (8 Abb. 12.25
und 12.26). Schlackenkegel sind in der Regel einige
Zehnermeter bis wenige hundert Meter hoch, mit
einem typischen Hangwinkel um 33°. Wird an einer
Stelle Magma iiber lingere Zeit hinweg geférdert,
kénnen auch bei vorherrschend strombolianischer
Eruption komplexe grofie Vulkangebédude entste-
hen, die mehrere 100.000 Jahre aktiv sein konnen
(z. B. Stromboli, Atna). Trifft aufsteigendes basalti-
sches Magma auf Grundwasser, kénnen phreatomag-
matische Explosionen entstehen. Je nach der Tiefe,
in der diese Explosionen stattfinden, entsteht an der

Erdoberfliche ein Tuffring, ein Tuffkegel oder ein
Ausraumungskrater (Maar; @ Abb. 12.25 und 12.27).
Schlackenkegel und Maare sind die vorherrschenden
Vulkanformen in den alkalischen, kdnozoischen Vul-
kanfeldern Mitteleuropas (8 Abb. 12.28).

Differenzierte aber volatilarme Magmen sind
sehr zahfliissig. Dringen diese an die Oberflidche, ent-
stehen monogenetische Vulkane, deren Formen von
kleinen Quell-, Staukuppen und Lavadomen bis zu
mehrere Kilometer grof3en Coulées und Mesalaven
reicht (8 Abb. 10.13, 12.29 und 12.30). Als Schildvul-
kane bezeichnet man langlebige Vulkanbauten mit
einem niedrigen Hohen/Durchmesser-Verhaltnis,
die vorwiegend aus basaltischen Lavadecken aufge-
baut sind (z. B. Mauna Loa auf Hawaii; Vogelsberg,
O Abb. 12.28).



12

312 Kapitel 12 - Magmatismus

L Grund-
¢]| wasser

| Bruchzone | Bruchzone

-

= ¢

([~ ¢

I o

Bruchzone !ﬂ-

Schlackenkegel
mit initialem Maar

Schlackenkegel

Tephraring

Diatrem |

B Abb.12.25 Schlackenkegel und Maare in der Eifel (B Abb. 12.28). Basaltisches Magma dringt entlang einer Bruchzone

auf. Ist die Bruchzone frei von Grundwasser, entsteht ein Schlackenkegel durch ausschlieBlich strombolianische Tatigkeit (links)
(B Abb. 12.26). Trifft das Magma auf begrenzte Grundwassermengen, kommt es zu einer initialen phreatomagmatischen
Explosion und anschlieBend zum Aufbau eines Schlackenkegels (Mitte). An gréeren Bruchzonen und vor allem an ihren
Kreuzungspunkten sind groBere Grundwassermengen verfligbar. Hier kann es zu starken phreatomagmatischen Explosionen
kommen, die ein Maar schaffen (rechts) (8 Abb. 12.27). Man geht davon aus, dass im Kontaktbereich Magma-Wasser (in einigen
Zehner- bis mehrere hundert Metern Tiefe) Explosionen stattfinden, bei denen kurzzeitig feine Risse im Magma entstehen. Das
Wasser dringt schlagartig in die Risse und wird vom Magma tiberkritisch aufgeheizt. Steigt diese Magma-Wasser-Mischung im
Zuge der phreatomagmatischen Eruption auf oder wird von seismischen Schocks durchlaufen, expandiert das Wasser in jedem
feinen Riss zu Wasserdampf. (die vulkanischen Transport- und Ablagerungsprozesse werden weiter unten behandelt; Bildrechte:

nach Lorenz 1988)

In bestimmten geotektonischen Situationen
kann ein Gebiet unter starke Dehnung geraten und
gleichzeitig konnen darunter grofle Magmenmengen
bereitgestellt werden. Hierzu zéhlen Subduktions-
zonen, an denen die Platten mit einem Winkel <45°
konvergieren (@ Abb. 10.16) und vor allem Riftzonen,
entlang denen Kontinente auseinanderbrechen und

in deren Nihe sich Manteldiapire befinden. In diesen
Fillen kann es zur Eruption grofler Magmenmen-
gen kommen, welche weite Areale tiberfluten. Die
Eruptionen finden meist entlang von langen Spalten
statt. Durch die Dehnung des Krustenstiicks konnen
gleichzeitig Dehnungsbecken (z. B. Griben) entste-
hen, in denen sich Lavadecke auf Lavadecke legt. Auf
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B Abb.12.26 Der Paricutin in Mexico. Am 20.2.1943 beobachtete ein Bauer, wie sich auf seinem Feld eine schmale Spalte
offnete und hei3er Rauch austrat. Noch in der folgenden Nacht wuchs an der Stelle ein Schlackenkegel auf 40 m Hohe. In den
ersten neun Jahren wurden 2 km3 Magma und ca. 40 Mio. t Wasserdampf gefordert (Bildrechte: aus Luhr & Simkin 1993)

O Abb.12.27 Der 1050 m breite Malha-Krater in NW-Sudan ist ein quartéres Maar, das durch phreatomagmatische
Explosionen entstanden ist. Im Hintergrund ist ein Teil des Tephrarings zu sehen, der aus den Auswurfprodukten aufgebaut ist

(vgl. @ Abb. 12.25)

diese Weise sind im Zuge des Auseinanderbrechens
von Gondwana (dazu mehr in » Abschn. 14.1) die
Plateau-, Flut- oder Trappbasalte (schwed.: Treppe)
unweit der neuen Plattengrenzen entstanden. Die
kretazischen Flutbasalte im Parana-Becken in Siid-
amerika haben ein Volumen von >1,5 x 10® km?
(8 Abb. 12.31 und 12.32, @ Tab. 12.3). Geophysika-
lische Messungen zeigen, dass sich in der Kruste
unter den Plateaubasalten ein riesiges erstarrtes

Zufuhrsystem in Form von Gangen und Sills befin-
det, wobei einzelne Korper mehrere 100 m Dicke
erreichen konnen.

Der Vulkantyp, den viele Menschen aus eigener
Anschauung oder aus den Medien kennen, ist der
Stratovulkan (z. B. Fudschijama in Japan, Kiliman-
dscharo in Ostafrika). Diese komplexen langlebigen
Vulkangebdude erheben sich mit steilen Flanken
(typischerweise >30°) mehrere Kilometer tiber ihre
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O Abb.12.28 Lageder
kadnozoischen alkalinen Vulkanfelder
in Mitteleuropa. lhre Entwicklung ist
an eine Bruchtektonik gebunden,
die aus dem Spannungsfeld der
Alpenauffaltung und der Offnung
des Nordatlantiks resultiert. HEG:
Hegau, HG: Heldburger Gangschar,
HS: Hessische Senke, KS: Kaiserstuhl,
NRB: Niederrheinische Bucht,

ORG: Oberrheingraben, RH: Rhon,
RSG: Rheinisches Schiefergebirge,
SG: Siebengebirge, UR: Urach,
VB:Vogelsberg, WW: Westerwald
(Bildrechte: nach U. Schreiber 1996)

O Abb.12.29 Nach den verheerenden hochexplosiven

Ausbriichen der Montagne Pelée auf Martinique am 8.

Mai und am 30. August 1902 begann sich im November
hochviskose Lava 10 m pro Tag nach oben zu schieben. Im
Mai 1903 war der Lavadom auf 310 m Hohe und 50 m Breite
angewachsen (Menschen im Vordergrund als MaBstab).

Am 22. Juli 1903 kollabierte der Dom unter Explosionen

(Bildrechte: aus Lacroix 1904)

>

O Berlin
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B Abb.12.30 Die Quellkuppe des
Drachenfels und die Staukuppe der Wolkenburg
im Siebengebirge, rekonstruiert aus der Drachenfels
Anordnung der Geflige: Platznahme von zéhen,
volatilarmen Schmelzen an und nahe der
Oberflache; Bildbreite ca. 2,7 km (Bildrechte:
nach Scholtz 1931)

Wolkenburg

TRACHYT ANDESIT

B Abb.12.31 Dielguazi-
Wasserfélle am Dreilandereck
Argentinien - Paraguay - Brasilien
stlirzen Uber die méchtigen Parana-
Flutbasalte hinab

B Tab. 12.3 Grof3e Flutbasaltprovinzen (vgl. 8 Abb. 12.32) (nach White & Mckenzie 1995 und Svensen et al. 2009)

Provinz Alter (Ma) Eruptionsdauer* (Ma)  Fliche (x 103km2?)  Volumen** (x 103 km3)
Columbia River (W-USA) 15,5-17,2 1,7 (90 %) 164 174

Deccan (Indien) 66 £ 1 ~1 (80 %) >1000 1000-2500
Keweenawan (N-USA) 1095 +5 2-3 >350 1300

Nordatlantik (Gronl.- 54,5-57,5 ~3 >1300 1800

FarGer)

Parana (Stiidamerika) 127 -137 ~2 >1200 >1500

Sibirischer Trapp 252,0+ 0,4 ~1 (75 %) >2500 >2000

(Russland)

* Abschadtzung der Haupteruptionsphase; wo bekannt, wird in Klammern der Prozentsatz angegeben, der in dieser
Zeit eruptiert ist.
** Abschatzung umfasst die Effusiva und die suprakrustalen Stocke, Gange und Sills.
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B Abb.12.32 Die grof3en Vulkanprovinzen (large igneous provinces;, LIP) der Erde (<275 Ma) und ihre Alter. Nach dem MOR-
Magmatismus dirfte der an Manteldiapire gebundene, vorwiegend basische LIP-Magmatismus die héchste Produktionsrate
aufweisen, CAMP = Central Atlantic Magmatic Province, NAIP = North Atlantic Igneous Province, OJP = Otong Java Plateau

(Bildrechte: nach Bryan & Ernst 2008)

Umgebung (8 Abb. 12.33). Sie bilden sich an geo-
tektonischen Positionen, an denen {iber lingere Zeit
hinweg grofiere Mengen an differenzierten Magmen
an die Erdoberflidche gelangen. Dies ist vor allem an
Subduktionszonen, aber auch in intrakontinentalen
Riftzonen und anderen Vulkanzonen in Intraplat-
ten-Position der Fall. Stratovulkane sind gekenn-
zeichnet durch grof3e plinianische Ausbriiche, zwi-
schen denen Ruhephasen von vielen hundert Jahren
liegen kénnen. Daneben finden auch weniger explo-
sive Ausbriiche und Effusion zaher Laven statt. Sind
im Gipfelbereich gréflere Wassermengen in Form
von Schnee, Eis oder einem Kratersee vorhanden,
beginnen die Ausbriiche hdufig mit heftigen phrea-
tomagmatischen Explosionen. Die plinianischen
Eruptionen werden aus dem volatilreichen oberen
Teil der z. T. krustalen Magmenkammern gespeist.
Haufig dringen nach dem groflen Ausbruch zéhe
aber volatilarme Laven nach und bilden Lavadome
(8 Abb.12.29).

Die steile Form der Stratovulkane ist durch den
natiirlichen Hangwinkel von Lockerablagerungen
bedingt. Zusétzlich kann das Vulkangebaude durch

O Abb.12.33 Der Mount Shasta ist mit 4317 m Hohe
einer der hochsten Stratovulkane der Cascade Range in den
westlichen USA. Im Vordergrund ist eine Andesitlava zu sehen
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Magmaintrusionen aufgebldht werden. Diese Uber-
steilung, die grofle Menge an unkonsolidiertem
Material sowie eine Destabilisierung des Gebdudes
durch hydrothermale Zersetzung und durch instabi-
len Untergrund, machen Stratovulkane anfillig fiir
Hangrutsche und Kollapse von ganzen Gebaudesek-
toren (,sector collapse®).

In manchen Vulkanzonen bilden sich in relativ
geringer Tiefe grofle Magmenkammern aus. Sie
konnen, von oben betrachtet, eine runde bis ellip-
soide Form haben oder auch von einem System von
Storungen polygonal begrenzt sein. Durch Uber-
druck in der Magmenkammer oder durch ein Erd-
beben eingeleitet, kann der ,Deckel“ der Magmen-
kammer seine Dichtungsfunktion verlieren, und
es beginnt das gewaltige Spektakel einer Caldera-
eruption (8 Abb. 12.34 und 12.35). Im Verlauf der
Eruption wird der obere Teil der Magmenkammer
geleert und der ,,Deckel” senkt sich entsprechend
wenige hundert Meter bis mehrere Kilometer ab. Im
Gegensatz dazu stellt ein Maar eine Ausrdumungs-
struktur dar (8 Abb. 12.27). Die Glutwolkenablage-
rungen (s. u.) von grofSen Calderaeruptionen, wie
z. B. von der Galan-Caldera in NW-Argentinien
mit 34 km Durchmesser, konnen ein Gebiet von
der Grofle von Nordrhein-Westfalen begraben. In
einigen Vulkanzonen sind Dutzende von Calderen
zu Komplexen gruppiert, die eine Gesamtfliche von
bis zu 20.000 km? bedecken und im Verlauf von meh-
reren Millionen Jahren bis zu 5000 km? vulkanisches
Material geférdert haben (z. B. Yellowstone in den
USA). Die jiingste grofie Caldera-Eruption fand vor
ca. 1800 Jahren im Taupo-Komplex in Neuseeland
statt. Diese spektakuldren Prozesse sind i. d. R. mit
plinianischen Eruptionen differenzierten Magmas
verkniipft. Calderastrukturen entstehen aber auch
im Rahmen von hawaiianischer Tétigkeit immer
dann, wenn aus einer oberkrustalen Magmenkam-
mer grofere Magmamengen geférdert werden (z. B.
Mauna Loa auf Hawaii und Krafla auf Island).

Calderaeruptionen an Land stellen eine grofie
Gefahr dar. Im Falle von grof3en Eruptionen an der
Kiiste, auf Inseln oder gar submarin kommt zusatz-
lich die Gefahrdung der benachbarten Kiistenzonen
durch Tsunamis hinzu (» Abschn. 6.3 und 16.1).
1883 wurde die Insel Krakatau durch eine Caldera-
eruption zerstort. Dabei entstand ein Tsunami, der
die Kiisten von Sumatra und Java bis zu 15 m hoch
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iiberflutete und mindestens 37.000 Menschen das
Leben kostete. Unter dem Vulkan Rabaul, an der
Nordspitze der Insel Neubritannien (Papua-Neugui-
nea), gab es 1983-1985 eine Haufung von Erdbeben,
die an ein ringformiges Storungssystem gebunden
waren. Da zentrale Teile des Vulkans vom Meer tiber-
flutet sind, befiirchtete man, dass eine dem Krakatau
vergleichbare Calderaeruption stattfinden konnte.
Der Vulkan beruhigte sich wieder und der grof3e
Ausbruch blieb aus. Solch ein Vorgang wird als vul-
kanische Krise bezeichnet.

Abkiithlendes Magma, das in oder unter den
Vulkanen steckt, und Lava geben juvenile Gase ab
(B Tab. 12.4). Auf die Bedeutung dieser Volatile fiir
die Eigenschaften des Magmas und den Eruptions-
stil ist in diesem Abschnitt wiederholt hingewiesen
worden. Meteorisches Wasser, welches in Kontakt
mit heiflem Gestein oder Magma kommt, heizt
sich auf und 16st Stoffe heraus. Diese Thermalwés-
ser und heifSen Gase treten vor, wahrend und zwi-
schen den Eruptionen an der Erdoberfldche in Form
von Thermalquellen und Fumarolen aus. Solfataren
(schwefelreich) und Mofetten (kiihl, CO,-reich) sind
Bezeichnungen fiir bestimmte Typen von Fumaro-
len. Die aus Island, USA und Neuseeland bekannten
Geysire sind Thermalquellen, bei denen sich Wasser
im Untergrund an heiflem Gestein tiberkritisch auf-
heizt und dann in mehr oder weniger regelmaf3igen
Abstanden emporschiefit. An der Oberflache kithlen
die mineralbeladenen Thermalwisser ab und werden
druckentlastet. Als Folge davon werden die mitge-
fihrten Mineralstoffe in Form von Sintern ausge-
schieden (8 Abb. 12.36).

12.3.3 Transport und Ablagerung in
Vulkangebieten: Prozesse und
Produkte

Wihrend im Vorangegangenen die wichtigsten Erup-
tionsformen und Vulkantypen vorgestellt wurden,
werden wir im Folgenden auf die komplexen Trans-
port- und Ablagerungsprozesse sowie deren Pro-
dukte eingehen. Wir unterscheiden primér vulkani-
sche von sedimentiren Vorgingen. Diese Unterschei-
dung ist in bestimmten Féllen schwer und bisweilen
kiinstlich. Zu den Produkten vulkanischer Prozesse
zdhlen Laven und pyroklastische Ablagerungen.
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O Abb.12.34 Schematischer Ablauf einer Calderaeruption: Im oberen Teil einer gro3en oberkrustalen Magmenkammer
haben sich SiO,- und volatilreiche Magmen angesammelt. Durch Uberdruck oder durch Erdbeben ausgeldst, verliert der
,Deckel” der Magmenkammer seine Dichtungsfunktion und es kommt zu einem initialen plinianischen Ausbruch (a), bei dem i.
W. Fallablagerungen entstehen (s. Text). Durch den Volumenverlust in der Magmenkammer beginnt der,Deckel” sich zu senken.
Dabei werden praexistente Schwachezonen aktiviert oder neue Stérungen gebildet, die in ihrer Position ungeféhr den Umfang
der Magmenkammer nachzeichnen. Entlang dieser Ringstérungen dringen wahrend der anschlieBenden Hauptphase (b) grof3e
Magmamengen auf und werden fragmentiert. Fiir einige Calderaeruptionen geht man davon aus, dass sich eine vermutlich
mehrere 1000 m méachtige Eruptionswolke bildete, die tiber der Caldera und ihrer weiteren Umgebung liegt und an deren

Basis aus dichten pyroklastischen Stromen Ignimbrite (s. u.) in der absinkenden Caldera und in ihrer Umgebung entstehen. Bei
anderen Calderaeruptionen diirften die pyroklastischen Stréme vom Vulkan ausgehend weite Strecken tiber die Landoberflache
geflossen sein. Die Hauptphase endet, wenn tiefere Stockwerke der Magmenkammer mit zéhen aber volatilarmen Schmelzen
angezapft werden. Die Calderaentwicklung kann hiermit enden und die entstandene Hohlform fillt sich mit Sedimenten

und Wasser (c). Nachtrégliches Aufdringen von Magmen kann zu einer Aufwdlbung des Calderabodens fiihren (resurgent
dome’). Dabei dringen auch kleine Volumina an zahen, volatilarmen Schmelzen entlang der Ringstérungszone auf und bilden
Lavadome und andere kleine Vulkanformen (d), wie z. B. in der Valles-Caldera in New Mexico, USA (Bildrechte: verandert nach
Francis 1988)
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B Abb.12.35 Abschatzungen des Magmenvolumens der gro3en Eruptionen wiederholt aktiver Calderakomplexe
aufgetragen gegentiber den Ruhephasen zwischen den groBen Eruptionen; die positive Korrelation beider Parameter, die
aufgrund der begrenzten Datenmenge nur als grober Richtwert zu verstehen ist, deutet darauf hin, dass Magmenkammern, die
sehr groBBe Eruptionen verursachen, langer fiir ihre Wiederauffiillung benétigen. Dies hat groBe Bedeutung fiir die Abschatzung
vulkanischer Gefahren (» Abschn. 16.1). Die schrag verlaufenden roten Strichlinien zeigen die Magmeneruptionsrate pro ka an
(Bildrechte: nach Reid 2008)

B Tab. 12.4 Temperatur und Zusammensetzung vulkanischer Gase aus basaltischen Magmen* (nach Gerlach 1982)

Surtsey (Island) Kilauea (Hawaii) Atna (Italien)

1964 1918/19 1970
T(°Q) 1125 1170 1075
Gasgehalt in Mol-%
H,0 81,13 37,09 43,09
H, 2,77 0,49 0,46
co, 9,29 48,90 17,08
co 0,69 1,51 0,36
SO, 3,15 11,84 24,86
S, 0,13 0,02 0,21
H,S 0,64 0,04 0,20
HCI 0,81 0,08 na

*Die Probennahme und Analyse vulkanischer Gase ist gefahrlich und schwierig. Die Gase wurden méglichst heif3
und ohne Kontamination durch Luft beprobt, mit dem Ziel, eine fiir das Magma repréasentative Zusammensetzung
zu erhalten und eine Reaktion der Gase mit der Luft und abkiihlungsbedingte Umwandlungen zu vermeiden.
Dennoch aufgetretene Veranderungen sind durch Riickrechnung berticksichtigt. na: nicht analysiert
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B Abb.12.36 Sinterterrassenim
Yellowstone-Calderakomplex (USA)

Lava Als Lavastrome bezeichnet man Gesteins-
schmelzen, die sich an der Erdoberflidche topo-
grafisch kontrolliert und der Schwerkraft folgend
wie eine mehr oder weniger zdhe Flussigkeit
bewegen. Wie wir schon beim Magma gesehen haben
(» Abschn. 12.1), variiert die Viskositt stark je nach
Zusammensetzung und Temperatur. Alkalibasalti-
sche Laven konnen sehr rasch und u. U. turbulent
flieffen. Die meisten anderen Laven sind wesentlich
zaher und fliefSen laminar. Haufig werden bereits aus-
kristallisierte Einsprenglinge (s. u.) parallel zu den
FlieSlaminae ausgerichtet und auch die spiter ent-
stehenden Grundmassenkristalle richten sich bei
ihrem Wachstum an den Laminae aus (FlieBgefiige;
@ Abb. 12.37). Dinnfliissige Laven haben wihrend
der Bewegung und nach der Erstarrung eine relativ
glatte Oberflache, die allerdings 6rtlich eng gefil-
telt ist wie eine zusammengeschobene Tischde-
cke (Stricklava, Seillava). Dieser Lavatyp wird nach
einem hawaiianischen Ausdruck als Pahoehoe-Lava
bezeichnet. Die Oberfliche von den zdhen Aa-Laven
ist rau und zerkliiftet (B Abb. 12.38). Ihre bereits
erstarrte Haut wird durch die Bewegung im Innern
immer wieder zerbrochen (Autobrekziierung). An
der sich langsam vorwirts schiebenden Lavafront
wird die fragmentierte Oberfliche (Topbrekzie),
der Kette einer Planierraupe gleich, an die Basis her-
untergezogen und tiberflossen (Basisbrekzie).
Laven mit Einsprenglingen (Phianokristalle =
Kristalle, die mit dem Magma aufgestiegen sind und
gut ausgebildete Kristallflichen haben) haben ein

porphyrisches Gefiige (8 Abb. 12.37). Einsprenglings-
freie Laven werden als aphanitisch bezeichnet. Ob die
Grundmasse bei der Abkiihlung zu nicht kristallinem
vulkanischem Glas erstarrt oder mehr oder weniger
fein auskristallisiert, hangt von der Abkiihldauer und
der Zusammensetzung des Vulkanits ab. SiO,-arme
Laven bilden nur bei sehr rascher Abkiihlung, z. B.
beim Kontakt mit Wasser, Glas aus, das als Siderome-
lan (klar) und Tachylit (durch Fe- und Ti-Oxid-Mikro-
lithe getriibt) bezeichnet wird. SiO,-reiche Laven (z. B.
Rhyolith) neigen zur Glasbildung (Obsidian), da die
langen SiO,-Tetraederketten die Diffusion von Kris-
tallbausteinen behindern.

Da erstarrte Lava ein kleineres Volumen ein-
nimmt als die Schmelze, entstehen bei der Abkiih-
lung Kliifte. Die Abkiihlungskliifte zerlegen die Lava
in polygonale Sdulen, die senkrecht zur Abkithlungs-
front stehen (8 Abb. 12.39).

Pyroklastischer Transport und seine Ablagerungspro-
dukte Explosive Eruptionen erweitern das Spekt-
rum der exogenen Frachtung (» Kap.5) um drei spek-
takuldre Prozesse: pyroklastischer Fall, pyroklasti-
sche Surge und pyroklastischer Strom. Vor allem
im Verlauf von komplexen Eruptionen, bei denen
plinianische und phreatomagmatische Phasen sich
abwechseln, konnen alle drei Prozesse ineinander-
greifen. Allen gemeinsam ist der Transport von vul-
kanischen Fragmenten, letztendlich angetrieben
durch die vom Magma mitgebrachte Warme und
die Gravitation.
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B Abb.12.37 Gesteinsanschliff
einer porphyrischen Andesitlava
(Perm, Nordchile). Die hellen Kristalle
sind Plagioklas-Einsprenglinge, die
schon in der Magmenkammer vor der
Effusion,,schwammen’, die feinkdrnige
Grundmasse ist erst bei der
Abkihlung der Lava auskristallisiert

O Abb.12.38 Luftbild des6723 m
hohen Llullaillaco in den chilenisch-
argentinischen Hochanden (untere
Bildkante ca. 10 km lang). Der

jungste Ausbruch des komplexen
Stratovulkans produzierte zahe
andesitische Lava. Solche Laven
haben im Vergleich zu diinnfliissigen
basaltischen Laven ein groBBeres
Hohen/Ldngen-Verhdltnis und sie
zeigen eine steile Front und Flanken
mit Seitenwallen (,levees’). Die
talwarts gezogenen grof3en Falten auf
der Oberflache der Strome reflektieren
das Geschwindigkeitsprofil wahrend
des laminaren FlieBens (Bildrechte:
mit freundlicher Genehmigung

der Fuerza Aerea de Chile, Servicio
Aerofotografico, Santiago)
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B Abb.12.39 Siulige
Abkiihlungskliftung in quartaren
Basaltlaven, Hochsimmer in der Eifel.
Die Lava links im Bild hat eine fluviatile
Rinne ausgefllt (FlieBrichtung

auf den Betrachter zu). Die
Abkiihlungsfront wanderte von oben
und von der Rinnenwand aus in die
Lava, was zu der radialen Anordnung
der Klufte fuhrte

Pyroklastische Fallablagerungen entstehen aus
Tephra, die aus dem Vulkan direkt herausgeschleu-
dert wird oder aus der Eruptionswolke herausrieselt
(8 Abb. 12.40a und 12.43f). Grofle Gesteinsbruchstii-
cke und noch fliissige Magmafetzen werden aus dem
Schlot herausgeschleudert und fliegen auf ballisti-
schen Bahnen durch die Luft (ballistische Bomben,
B Abb. 12.43a). Neben Gesteins- und Kristallbruch-
stiicken werden vor allem i. d. R. bereits erstarrte,
blasige Glasfetzen abgelagert (SiO,-arm: Schlacke,
SiO,-reich: Bims, @ Abb. 12.43b). Tephra mit einer
Korngrofle < 2 mm wird als Asche, Fragmente zwi-
schen 2 und 64 mm als Lapilli bezeichnet. Eine ver-
festigte Aschelage ist ein Tuff.

Tephra von (ultra-)plinianischen Eruptionen
kann durch die Luftstromungen der oberen Atmo-
sphire weit verdriftet werden. Der Vulkan Askja
auf Island z. B. produzierte wihrend einer plinia-
nischen Eruption 1875 feine Asche, die im fernen
Stockholm niederrieselte. Plinianische Fallaschen
stellen erstklassige stratigrafische Marker dar, die
zur zeitlichen Korrelation zwischen terrestrischen
und marinen Sedimenten aus weit entfernten Becken
herangezogen werden. Absolute Altersbestimmun-
gen von Aschelagen haben entscheidend zur Pri-
zisierung der geologischen Zeitskala beigetragen
(Tephrochronologie).

Pyroklastische Surges sind mit Pyroklasten
beladene, hochverdiinnte, turbulente Bodenwol-
ken geringer Dichte, die sich mit hoher Geschwin-
digkeit vom Vulkan weg ausbreiten. Thre Entstehung

ist meist an grofie phreatomagmatische Eruptionen
gebunden, bei denen sich der Dampf an der Schlot-
miindung seitlich explosionsartig ausbreitet bzw.
Teile der Eruptionswolke kollabieren. Aus den Stof3-
wolken, deren Reichweite auf 15-20 km begrenzt
ist, sedimentieren schlecht sortierte Ablagerun-
gen in paralleler Schichtung und in Form grofier
Schrégschichtungskorper (B Abb. 12.43¢). Surges,
die direkt vom Vulkan ausgehen, werden als ,base
surges’ bezeichnet.

Pyroklastische Strome sind dichte Dispersionen
aus heifSem Gas, glutfliissigen oder erstarrten Mag-
mafetzen sowie Gesteins- und Kristallbruchstii-
cken, die sich am Boden z. T. mit grofler Geschwin-
digkeit ausbreiten. Es gibt ein weites Spektrum von
zahen dichten Stromen, die in Transport und Ablage-
rungsverhalten einer Lava oder einem sedimentéren
Schuttstrom dhneln, bis hin zu turbulenten weniger
dichten Stromen, welche in ihrem Flief3verhalten
Uberginge zu ,base surges‘ darstellen. Pyroklastische
Strome entstehen aus dem Kollaps von Eruptions-
wolken oder durch die Explosion bzw. den Kollaps
von Lavadomen und Lavafronten (8 Abb. 12.41 und
12.42). Calderaeruptionen produzieren grofie Volu-
mina an bimsreichen pyroklastischen Stromablage-
rungen (Ignimbrit), welche die entstehende Caldera
auffiillen und sich als ausgedehnte Decken in ihrer
Umgebung ausbreiten (8 Abb. 12.34). Je nach Méch-
tigkeit und Temperatur konnen in den Ignimbri-
ten Partien mit verschweifiten Bimsfetzen entste-
hen (8 Abb. 12.43e). Eine schlechte Sortierung und
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massiges Gefiige (vgl. Schuttstromablagerungen,
a Fall-Ablagerungen » Kasten 5.1) sind charakteristisch fiir Ablagerungen
pyroklastischer Strome.

Sedimentdre Prozesse ~ Alle Phianomene der Verwit-
terung, der Erosion, des Transports und der Ablage-
rung, welche in » Kap. 3 bis » Kap. 5 dargestellt sind,
b Ablagerungen dichter pyroklas- sind auch in Vulkangebieten zu beobachten. Aller-

tischer Stréme und Laven dings unterscheiden sich die sedimentiren Prozesse
in vulkanisch aktiven Gebieten durch folgende

Punkte von anderen exogenen Faziesrdumen:

1. Vulkanigener Detritus hat im Vergleich zu
normaler alluvialer Fracht (i. W. Quarz,
Feldspat, Tonminerale) eine 3—5fach erh6hte
Varianz der Dichte. Bei porésem Material (z. B.
Bims) korreliert die Dichte hdufig negativ mit
der Korngrofle.

2. Im Zuge einer explosiven Eruption wird ein
bestehendes alluviales System schockartig mit

O Abb.12.40 Unterschiedliche Geometrien der grofien Mengen an Lockermaterial iiberlastet.

Ablagerungen der drei pyroklastischen Transportformen Entsprechend sind wéihrend und nach der

Fall, Surge und Strom sowie von Lava. (a) Fallablagerungen Eruption sedimentire Massenstrome hiufig.

bedecken die Landschaft mit einer Decke von lokal gIeicher 3. Vulkanigener Detritus, insbesondere Glas
Machtigkeit (wie Schnee). (b) Dichte pyroklastische Stréme d mafische Mi le. ist b d
(wie auch Laven) folgen der Topografie wie Wasser. (c) Surges und mahsche Minerale, ist besonders

und hochverdiinnte pyroklastische Strme konzentrieren verwitterungsanfillig und neigt zu rascher
Transport und Ablagerung in den Vertiefungen (Bildrechte: Tonmineral- und Zeolithbildung (» Kasten 3.1
nach Cas & Wright 1987) und » Abschn. 13.3).

=

B Abb.12.41 Pyroklastischer Strom an der Montagne Pelée auf Martinique, 1903. Dieser Block-und-Asche-Strom
entstand durch die Explosion eines Lavadoms, dessen Reste am rechten Bildrand noch zu sehen sind (gestrichelte Linie). Der
pyroklastische Strom ist komplett von einer Aschewolke eingehdillt (B Abb. 12.42) (Bildrechte: aus Lacroix 1904)
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B Abb.12.42 Aufbau und Ablagerungen eines pyroklastischen Stromes. Der pyroklastische Strom (2) ist in eine Aschewolke
(3) eingehillt, die aus aufgeheizter Luft, vermischt mit aus dem Strom entweichenden feinen Partikeln und heiBem Gas, besteht
(B Abb. 12.41). An der Stromfront kdnnen ebenfalls Gas und Asche herausschief3en und eine z.T. schrdggeschichtete basale
Lage bilden (1, Ground-surge-Ablagerung). Auf der massigen Stromablagerung (2) sedimentiert nach und nach die Aschewolke
als feine Fallablagerung (3b). Durch seitliche ,Boen” an der Basis der Aschewolke kdnnen sog. Ash-cloud-surge-Ablagerungen
entstehen (3a) (Bildrechte; nach Cas & Wright 1987)

Die in Punkt 2 angesprochenen Massenstréme
stellen besonders in humiden Klimazonen eine
grofSe Gefahr dar. Bei einem entsprechenden Relief
konnen diese als Lahare bezeichneten Schutt- und
Schlammstréme viele Zehnerkilometer fliefSen. So
gehen z. B. am Mayon-Vulkan auf den Philippinen
pro Jahr durchschnittlich 30 Lahare ab. Wihrend

grofler Eruptionen und in den Jahren danach ist die
Frequenz oft noch hoher.

An subaquatischen Vulkanen, sei es im Meer, in
Seen aber auch in subglazialer Position, spielt sedi-
mentdre Umlagerung von vulkanischem Material
eine entscheidende Rolle. Pyroklastisch oder hyd-
roklastisch (durch Abschreckung) entstandene

>
>

B Abb.12.43 (a) Pyroklastische Ablagerungen der Laacher-See-Eruption vor ca. 12.900 Jahren: Unten liegen aschereiche
Ignimbrite, dartiber eine Wechselfolge aus bimsreichen Fall- und parallelgeschichteten Base-surge-Ablagerungen. Im Zentrum
ist ein Lavablock zu sehen, der aus dem Vulkan herausgeschleudert wurde und auf einer ballistischen Bahn in die unverfestigten
Ablagerungen eingeschlagen ist; Buch ist 30 cm lang (bei StiRborn, Eifel). (b) Aufgebrochener Bimsblock in einer 8000 Jahre
alten proximalen Fallablagerung; Druckbleistift ist 14 cm lang (Meidob Hills, NW-Sudan). (c) Base-surge-Ablagerungen der
Laacher-See-Eruption. In feuchten und kiihlen Surges (100-400 °C) kann das obere Stromungsregime (vgl. » Kasten 5.3)
erreicht werden und es kommt zur Ausbildung von Antidlnen. Die Partikel werden auf der der Stromung zugewandten

Seite der Antidiine sedimentiert (Pfeil) (Wingertsberg, Eifel, Bildrechte: Foto — G. Worner). (d) Unverschweif3te pyroklastische
Stromablagerung der Laacher-See-Eruption. Sie ist aus mehreren Ablagerungseinheiten aufgebaut, in denen grof3e Bimsklasten
(hell) und Gesteinsbruchstiicke (dunkel) z. T. gradiert vorkommen; das Buch ist 20 cm lang (Brohiltal, Eifel, Bildrechte: Foto — A.
Stobbe). (e) Stark verschweif3ter Ignimbrit. Die dunklen eingeregelten Fetzen sind kompaktierte Bimse (Fiamme), daneben

sind nicht-kompaktierte Lavaklasten zu sehen, die aus der Vulkanschlotwand stammen oder vom pyroklastischen Strom

unterwegs aufgenommen worden sind (Battleship Rock, Valles Caldera, New Mexico, USA; post-Caldera-Phase; B Abb. 12.34d).
(f) Strombolianische Fallablagerungen mafischer Schlacke mit diinnen Einschaltungen von Base-surge-Ablagerungen (hell); die
untere Einheit wurde durch vulkanotektonische Abschiebungen zerlegt (Quartér, Eppelsberg, Eifel)
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Fragmente werden von Schuttstrémen und Turbidi-
ten den Hang des Vulkans herunter und weit in die
Umgebung transportiert (vgl. » Kasten 5.1).

12.3.4 Mariner Vulkanismus

Der marine Vulkanismus umfasst neben den sicht-
baren Vulkaninseln die Mittelozeanischen Riicken
sowie unzéhlige untermeerische Vulkane an jungen
Subduktionszonen und im Innern von ozeanischen
Platten (vgl. @ Abb. 12.6).

Die Vulkanform an einem Mittelozeanischen
Riicken ist abhéngig von seiner Spreizungsrate. Am
langsam auseinanderdriftenden Mittelatlantischen
Riicken (2-4 cma™!) sind in einem tiefen Zentralgra-
ben wenige isolierte Vulkane titig, die einen runden
bis ellipsoiden Grundriss haben (8 Abb. 12.44). Der
rasch spreizende Ostpazifische Riicken hingegen
(6-16 cm a™!) produziert so viel Magma, dass iiberall
Vulkane tatig sind. Sie dhneln in ihrer lang gestreck-
ten Form den Spaltenvulkanen auf Island.

Aufgrund des grofen hydrostatischen Druckes,
den die ca. 2,5 km hohe Meerwassersdule auf den
Mittelozeanischen Riicken ausiibt, konnen die im
Magma gelosten Volatile i. d. R. nicht austreten und
Blasen bilden. Auch eine Dampfbildung am Kontakt
zwischen dem Meerwasser und dem heifSen Magma
unterbleibt. Die typischerweise tholeiitischen
Magmen (» Kasten 12.1) treten daher am Meeresbo-
den ruhig aus und bilden bei geringer Effusionsrate
fingerformige Kissenlaven und bei hoher Effusions-
rate Lavadecken. Kissenlaven sind nicht nur fiir die
Mittelozeanischen Riicken typisch, sondern entste-
hen in allen subaquatischen Milieus (8 Abb. 12.45).

Eine der faszinierendsten Entdeckungen der
marinen Geologie stellen die schwarzen und wei3en
Raucher dar, welche inzwischen nicht nur an den Vul-
kanen der Mittelozeanischen Riicken sondern auch
an anderen submarinen Vulkanen gefunden worden
sind. Aus diesen im englischen als ,black smoker*
bezeichneten 10 m hohen Réhren schief3t bis 400
°C heif3es, sulfidbeladenes Thermalwasser heraus
(B Abb. 12.46). Sie stellen die Austrittsdffnungen von
hydrothermalen Kreislaufen dar: Meerwasser dringt in
die kliiftigen Basalte ein und heizt sich im Kontakt zu
heiflem Gestein oder zu Magmenkammern auf. Dabei
wird das marine Sulfat (B Tab.6.1) zu Sulfid reduziert
und aus dem Gestein werden Stoffe herausgeldst.

Normalerweise werden die aus Sulfiderzen und
Anhydrit aufgebauten Rohren und Schlimme vom
Meerwasser aufgelost. Werden sie allerdings rasch
von neuer Lava bedeckt, konnen daraus reiche Erz-
lagerstdtten werden, wie sie aus einigen Ophiolithen
bekannt sind (vgl. » Abschn. 10.2).

Der Aufstieg der Magmen am Mittelozeani-
schen Riicken findet entlang von Spalten statt, deren
Fillung zu vulkanischen Gédngen erstarrt. Da die
neue ozeanische Kruste durch das ,sea floor sprea-
ding‘ fortwéhrend auseinandergezogen wird, bilden
sich auch fortwihrend neue Spalten. Somit entsteht
im subvulkanischen Stockwerk ein Gang neben dem
anderen, einem senkrecht gestellten Kartenstapel
vergleichbar (,sheeted dykes’, @ Abb.10.7).

Fir die vielen Vulkane im Innern der ozeani-
schen Platten wird eine Entstehung tiber einem
Manteldiapir angenommen. Diese Magmenquelle
brennt sich durch die Lithosphére wie eine Kerzen-
flamme durch ein Stiick Papier. Zieht man das Papier
langsam in eine Richtung, entsteht eine Brandspur.
Analog diirften viele Insel- und Seamountketten ent-
standen sein, deren eines Ende sich iiber dem Man-
teldiapir befindet und von aktivem Vulkanismus
gepragt ist. Zum anderen Ende dieser Ketten hin
nimmt das Alter der erloschenen Vulkane zu und
die Vulkangebdude sinken unter den Wasserspie-
gel ab (B Abb. 12.47). Das Paradebeispiel fiir diesen
Vorgang ist die Emperor-Hawaii-Kette im Nord-
pazifik (8 Abb. 10.3). In vielen Ozeangebieten sind
abseits der Plattengrenzen submarine Riicken ent-
deckt worden, die aus einer Kette von inzwischen
erloschenen Intraplattenvulkanen entstanden sind.
Da in diesen Riicken im Gegensatz zu den Mittel-
ozeanischen Riicken keine Erdbeben zu verzeichnen
sind, werden sie auch aseismische Riicken genannt.

Neben den aseismischen Riicken sind durch geo-
physikalische Untersuchungen und Bohrungen aus-
gedehnte submarine Strukturen entdeckt worden,
die als ozeanische Plateaus bezeichnet werden. Sie
sind tiberwiegend aus mafischen Laven aufgebaut.
Das Otong-Java-Plateau z. B. ist ein ca. 2 Mio. km?
grof3er Block, der in 1-3 km Tiefe am Westrand der
pazifischen Platte liegt (8 Abb. 12.32). Fiir das Otong-
Java-Plateau, wie auch fiir einige andere grofie ozea-
nische Vulkanitprovinzen, wird eine Entstehung als
submarine Flutbasalte iiber groflen Manteldiapiren
angenommen, vergleichbar mit den subaerischen
Flutbasalten auf den Kontinenten.
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B Abb.12.44 Vulkanformen im Zentralgraben des langsam spreizenden Mittelatlantischen Riickens. Es sind runde
Einzelvulkane und ovale Lavafelder erkennbar; Auswertung von TOBI-Side-scan-sonar-Bildern eines Segments des
Mittelatlantischen Riickens zwischen zwei Transformstérungen, ca. 1800 km SW der Azoren; die schraffierten Bereiche stellen
abschiebungsbedingte Gelandekanten dar (Bildrechte: mit freundlicher Genehm. von A. Briais)



328 Kapitel 12 - Magmatismus

B Abb.12.45 Subaquatisch ausflieBende Basaltlava kann zu fingerférmigen Einheiten erstarren, die im Querschnitt
kissenformig aussehen; bei letzterem ist hier deutlich die radiale Abkiihlungskliftung zu sehen (Kreide, Sohar, Oman; Bildrechte:

1 2 Photografie — Enrico Kallmeier)

O Abb.12.46 Schwarzer Raucher auf dem Ostpazifischen Riicken. Diese Réhren, aus denen 340 °C hei3e, mit schwarzen
Sulfidpartikeln beladene Thermalwésser austreten, stellen die Austrittséffnungen von Hydrothermalkreisldufen dar. Die
weillen Krebse sind Teil einer Nahrungskette, an deren Beginn hitzeresistente Schwefelbakterien stehen, welche direkt von den
Thermalquellen leben (Aufnahme von Bord des Tauchbootes Nautile in 1700 m Tiefe, Bildrechte: Foto - P. Herzig)
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B Abb.12.47 Die Entwicklung eines Vulkans auf ozeanischer Lithosphére. Die Kurven stellen die Hohe eines Vulkans

im Lauf der Zeit dar. Mantelmagma dringt durch die Lithosphére empor und heizt sie auf (vgl. 8 Abb. 9.13). Nach einiger
Zeit tritt das Magma am Meeresboden aus und baut ein Vulkangebédude auf. Wegen des groen Wasserdrucks unterbleibt
im Tiefwasserstadium i. W. die Blasenbildung und es kommt zur Ausbildung von Laven. Fragmentierung tritt nur durch
Abschreckung auf (hydroklastische Fragmentierung). Die Meerestiefe, unterhalb der eine Blasenbildung unterbleibt, wird als
,pressure compensation level’ (PCL) bezeichnet. Die untere Kurve zeigt einen submarinen Vulkan, dessen Magmenproduktion
nicht zu einem Vulkaninselstadium reichte. Bei starkem, langanhaltendem Magmatismus wéchst der Vulkan weiter und
erreicht das Flachwasserstadium. Hierbei entstehen neben Laven auch pyroklastische Fragmente, die durch Massenstrome
den Abhang des Vulkans hinuntertransportiert werden. Erreicht der Vulkan den Meeresspiegel, kann sein Hohenwachstum
durch die marine Abrasion und durch phreatomagmatische Explosionen fiir eine gewisse Zeit aufgehalten werden. Es folgt
das Inselstadium (z. B. Gran Canaria). Wenn die Magmengquelle im Mantel versiegt, beginnt der absteigende Teil der Kurve,
der die Effekte der Erosion, Abrasion, Kompaktion des Vulkangebaudes und der Abkiihlung der Lithosphare summiert (z. B.

Mauritius). In tropischen Meeren kann es zur Ausbildung eines Atolls kommen (B Abb. 6.34). Schlie3lich erreicht der Vulkan das
Guyotstadium (= Seamounts mit abgeflachtem Top). Die gezeigten Entwicklungsabschnitte eines ozeanischen Vulkans dauern
unterschiedlich lange. Fiir die Hawaii-Vulkankette z. B. nimmt man ca. 100.000 Jahre fiir das subaquatische Stadium, ca. 1 Mio.
Jahre fir die subaerische vulkanische Aktivitat, ca. 5 Mio. Jahre fiir die postvulkanische Erosion und mindestens 30 Mio. Jahre fir
das Atollstadium an (Bildrechte: verandert nach Schmincke & Bogaard 1991)
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Magmatismus fordert Schmelzen aus dem Erdinnern
und ldsst in oder auf der Kruste neues Gestein (Mag-
matite) entstehen (» Kap. 12). Die exogenen Prozesse
fithren zur Bildung von Sedimenten (» Kap. 5 und
» Kap. 6). Die Magmatite und Sedimente konnen
in tektonisch aktiven Gebieten, wie z. B. an einem
konvergenten Plattenrand, durch Aufheizung, Ver-
senkung, Thermalwisser und gerichteten tektoni-
schen Druck verindert werden. Diese Prozesse, die in
der Temperaturspanne zwischen Diagenese (<200 °C,
» Kap. 8) und Aufschmelzung (i. A. 700-1100 °C,
» Abschn. 12.1) stattfinden, werden nach dem grie-
chischen Wort fiir Veranderung als Metamorphose
bezeichnet. Die Produkte der Metamorphose nennt
man Metamorphite. Wenn sie aus magmatischen
Ausgangsgesteinen (Edukte, Protolithe) entstanden
sind, werden sie als Orthometamorphite bezeich-
net. Aus Sedimenten gebildete Metamorphite heiflen
Parametamorphite.

Thermodynamisch gesehen ist Metamorphose
die Reaktion eines Systems — in diesem Falle eines
Gesteins, bestehend aus einem oder mehreren Mine-
ralen + Fluiden - auf eine Verdnderung der physika-
lisch-chemischen Parameter (vgl. » Kasten 13.1). Die
entscheidenden Parameter des Systems sind:

die chemische Zusammensetzung (x) des

Ausgangsgesteins,

Temperatur (T),

Druck (p),

Anwesenheit oder Zufuhr von fluiden Phasen

(vor allem H,O) und darin geldsten Stoffen,

die Zeit (t).

13.1 Metamorphosetypen

Werden die Gesteine durch tektonische Prozesse in
die Tiefe transportiert und damit hoherem Druck
und hoherer Temperatur ausgesetzt, spricht man von
einer Regionalmetamorphose. In tektonisch aktiven
Gebieten geht diese Metamorphose i. d. R. mit einer
starken Deformation (» Abschn. 11.1) einher (Ther-
modynamometamorphose, B Abb. 13.1). Werden
Sedimente und Vulkanite am Boden eines Beckens
durch Auflagerung jiingerer Schichten tief versenkt,
kann der Bereich héherer Diagenese erreicht und
u. U. tiberschritten werden. Diese relativ schwache
Metamorphose ohne starke tektonische Deformation

wird als Versenkungsmetamorphose (,burial‘)
bezeichnet.

Unter Dehnung stehende Becken in vulkanisch
aktiven Zonen (z. B. Intra-arc-Becken, @ Abb. 10.16)
sind durch eine rasche Absenkung, eine mach-
tige Fiilllung durch Sedimente und Vulkanite sowie
durch einen hohen Warmefluss gekennzeichnet. Der
hohe Warmefluss wird durch die synchrone mag-
matische und hydrothermale Aktivitit verursacht.
Die Beckenablagerungen sind also sowohl von Ver-
senkung als auch von hydrothermaler Uberprigung
betroffen, welche solange anhélt wie die magmati-
sche Titigkeit in diesem Bereich. Diese als diastat-
hermale (dehnungs- und temperaturbetonte) Meta-
morphose bezeichnete Form der Uberprigung kann
etwas hohere Temperaturen als die einfache Ver-
senkungsmetamorphose erreichen (bis zu 400 °C).
Bei der diastathermalen Metamorphose kehrt der
geothermische Gradient nach dem Ende der magma-
tischen Aktivitit wieder zu normalen Werten zuriick
(z.B.von 60 auf 30 Kkm™). Im Gegensatz dazu findet
i.d. R. bei der Versenkungs- und auch bei der Regio-
nalmetamorphose eine Abkithlung erst durch tekto-
nische Heraushebung (Exhumierung) der betreffen-
den Gesteinspakete statt.

Zwei weitere Metamorphosetypen entstehen,
wenn Wirme in eine kalte Umgebung transportiert
wird. Nimmt z. B. ein Magmenkorper in der Ober-
kruste Platz, heizt sich seine Umgebung auf. Vor
allem bei Anwesenheit von Wasser (vom Magma
oder aus dem Nebengestein) finden kontaktmeta-
morphe Verianderungen im Nebengestein statt, die
zur Bildung eines Kontakthofs um den Intrusiv-
korper herum fithren (8 Abb. 12.20 und 13.2-13.4).
Heifle Wisser, die in magmatisch aktiven Gebieten
durch Klifte und Poren zirkulieren, verursachen eine
hydrothermale Metamorphose (oder auch hydro-
thermale Alteration, B Abb. 13.3) der Gesteine (z. B.
am Mittelozeanischen Riicken, @ Abb. 12.46).

Beim Einschlag (Impakt) grofler Meteoriten
werden im Bereich des Einschlagkraters hohe Tem-
peraturen und, fiir kurze Zeit, extrem hohe Driicke
erzeugt. Dabei konnen Gesteine aufgeschmolzen
und herausgeschleudert werden und dann zu kuge-
ligen Glasaggregaten erstarren (Tektite). Dariiber
hinaus kdnnen sich im vom Impakt betroffenen
Gestein Hochdruckminerale bilden, wie z. B. die
SiO,-Hochdruckmodifikation Coesit (8 Abb. 13.13).
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B Abb.13.1 Druck-und
Temperaturbedingungen der
metamorphen Prozesse in der
Lithosphére; die geraden Linien
stellen geothermische Gradienten
dar: A) Im Bereich der abtauchenden a
Platte einer Subduktionszone
(gilt nur fur Subduktionszonen
mit Abtauchwinkeln >30°, bei
flacheren Abtauchwinkeln gilt B); a
B) Kontinentale Kruste im Bereich
eines ,magmatic arcs’ oder einer
Kontinent-Kontinent-Kollision;

C) Kontaktmetamorphose und
hydrothermale Metamorphose,
z. B.am Mittelozeanischen Riicken; 6 -
die in der Abbildung gezeigten
Begriffe werden im Text erldutert
(10 kbar = 1 GPa) (Entwurf: G. Franz,
nach verschiedenen Quellen) 2 |

p (kbar)
18 o

14 -

____—0zeanboden-M.
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B Abb.13.2 Kontaktmetamorpher paldozoischer
Tonschiefer mit Andalusit (Chiastolith). Kontaktaureole des
Granits von Rostrenen; Etang des Salles, Sainte Brigitte bei
Pontivy im Département Morbihan, Bretagne (Foto und
Handstlick von Bernhard Schulz)

Diese Mineralumwandlungen, die besonders in der
frihen Erd- und Mondentwicklung bedeutend
waren (vgl. » Abschn.9.1), werden als Impaktmeta-
morphose bezeichnet.

Fluide, allen voran Wasser aber auch Kohlenséure,
spielen bei den metamorphen Prozessen eine zentrale

300 500 700 900

T(°C)

Rolle. In @Tab. 13.1 sind einige metamorphe Minerale
mithohem Gehalt an Kristallwasser und gebundenem
Wasser aufgefiithrt, deren Zusammenbruch grof3ere
Mengen an Wasser freisetzt. Hiufig wird erst durch
die Zufuhr von Wasser eine metamorphe Reaktion
ermoglicht. Ein Granitpluton z. B, der in der Kruste
steckt, kann trotz hohen Drucks und hoher Tempe-
ratur lange Zeit ,,frisch® bleiben. Dringen allerdings
Thermalwisser in das Gestein ein, werden die mag-
matischen Minerale langsam umgewandelt. Haufig
sind in den Thermalwiassern neben CO, andere Stoffe
(z. B. Cl" und F") enthalten, welche das unter hohen
Driicken stehende, heifle und somit sehr aggressive
Wasser unterwegs aus dem Gestein gelost hat. Solche
mineralreichen Wasser konnen in metamorphe Reak-
tionen einbezogen werden und somit die vom Pro-
tolith gepragte chemische Zusammensetzung stark
verandern. Ist der Effekt durch die mit dem Wasser
zu- oder abgefiihrten Stoffe bedeutend, spricht man
von Metasomatose. Beispielsweise verursachen die
Hydrothermalkreisldufe im Bereich der Mittelozeani-
schen Riicken metasomatische Mineralumwandlun-
gen. Der urspriinglich An-reiche Plagioklas des Basalt
z. B. wird hierbei durch Zufuhr von Na aus dem Meer-
wasser zu Albit umgewandelt (» Kasten 3.1).
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B Abb.13.3 Verfarbung durch Mineralreaktionen entlang von Fluidbahnen. Die hydrothermale Alteration der ordovizischen
Sandsteine steht im Zusammenhang mit kdnozoischem Magmatismus (Paraguay)
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B Abb.13.4 Schema der Kontaktmetamorphose und ihrer Produkte im Kontakthof (gestrichelt) einer Intrusion (vgl. auch

B Tab. 13.3) (Bildrechte: aus Zeil 1990)

In tektonisch aktiven Gebieten tritt die
Gesteinsdeformation als weiterer, die Metamor-
phose auslosender bzw. verstirkender Faktor hinzu.
Deformation kann durch Kornverkleinerung die
Mineraloberflachen vergrofiern und damit die
Reaktionsgeschwindigkeit erhohen (8 Tab. 13.2).

Und die Deformation schaftt, zumindest im Bereich
der sproden Kruste, Wegbarkeiten fiir die Fluide
(Klafte und Stérungen).

Im Folgenden werden die Prozesse einer fort-
schreitenden (prograden) Metamorphose am Beispiel
eines einfachen Systems (Quarz + Kaolinit) erklart.
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B Tab. 13.1 Kristallwassergehalte einiger wichtiger

metamorpher Minerale

Mineral Formel Gew.-% H,0

Hornblende  Ca,(Mg,Fe),Al[AlSi, 1-2
0,,(0H),]

Epidot Ca,(AL,Fe3)AL[SiO, 1-2
|Si,0,|0|OH]

Muskovit KAI,[AISi;O,,(0OH),] 4-5

Lawsonit CaAl,[Si,0,1(OH),H,0 8

Laumontit Ca,[AlgSi; 60,461 16H,0 11-12

(Zeolith)

Chlorit (Mg,Fe?t,Fe3*,Mn,Al), 10-13

,[(Si,ADGO,4(OH), 4]

B Tab. 13.2 Mogliche Mineralverénderungen bei
der Metamorphose (zusammengestellt von G. Franz)

Prozess

Gefligednderungen

Kornvergréberung
durch
Korngrenzwanderung

Kornverkleinerung
durch Deformation

Kornorientierung
Mineralreaktionen

Isochemische
Strukturéanderung

Zerfall einer oder
mehrerer Phasen

in eine andere oder
mehrere Phasen
(Netto-Transfer-
Reaktionen):

- ohne Fluide
(allerdings meist Fluid
als Transport- und
Reaktionsmedium
notwendig)

— Zerfall oder
Bildung mit Fluid als
Reaktionspartner

Austauschreaktionen

Beispiel

Kalk - Marmor

Granit — Gneis

Quarz-Glimmer-Gestein

Calcit « Aragonit;
Alumosilikate: Disthen <
Andalusit < Sillimanit

Albit < Jadeit + Quarz

Muskovit + Quarz « K-
Feldspat + Al-Silikat + Fluid

Fe-Granat + Mg-Biotit &
Mg-Granat + Fe-Biotit
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13.1.1 Metamorphose eines Sandsteins

Das Edukt sei ein typischer reifer Sand, der im Flach-
meer oder als Flussablagerung entstanden ist. Durch
Verwitterung und Transportvorgiange vor der endgiil-
tigen Ablagerung sind vor allem Quarzkérner tibrig
geblieben (vgl. » Abschn. 5.3). Bei der Ablagerung
noch vorhandene Feldspatkorner sind in unserem
Fall durch die nachfolgende Diagenese zu Kaoli-
nit umgewandelt worden (8 Tab. 1.1, » Abschn. 8.1).
Dieses System besteht also aus den drei chemischen
Komponenten SiO,, Al,O, und H,O. Sauerstoffist bei
allen geologisch relevanten Bedingungen in festem
Verhiltnis an Al, Siund H gebunden, ist deshalb nicht
frei verfiigbar und somit werden die Oxide, nicht die
Elemente als Komponenten gewéhlt. Wird dieser
Sandstein versenkt und gerét so unter héhere Driicke
und Temperaturen, verringert sich der Porenraum des
Sediments durch Kompaktion und durch Wachstum
der vorhandenen Minerale Quarz und Kaolinit. Bei
ca. 300 °C bricht der Kaolinit zusammen (das Mineral
wird thermodynamisch instabil, » Kasten 13.1) und
es entsteht ein weniger wasserhaltiges Schichtsilikat
(Pyrophyllit) (8 Abb. 13.5):

AlSi,0,((OH)+4Si0, <

Kaolinit Quarz
2A1,81,0,,(OH),+ 2H,0
Pyrophyllit Wassser
Gl.13.1

Das bei dieser Dehydratation freiwerdende Wasser
kann als Thermalwasser entlang von Kliiften und Sto-
rungen nach oben steigen und eine wichtige Rolle
bei der weiter oben stattfindenden Diagenese spielen
(vgl. » Kap.8).

Wird das Gestein in unserem Beispiel weiter
versenkt und aufgeheizt, schreitet die Regional-
metamorphose fort (prograde Metamorphose,
@ Abb. 13.1): Bei ca. 400 °C findet eine komplette Ent-
wisserung statt und es bildet sich ein Alumosilikat,
das in den drei Modifikationen Andalusit, Disthen
und Sillimanit vorkommt. Die drei Minerale haben
unterschiedliche Kristallstrukturen bei gleicher che-
mischer Zusammensetzung (8 Abb. 13.5):

ALSi,0,(OH), < ALSiO; +3Si0,+ H,0
z.B. Andalusit  Quarz =~ Wasser

Gl.13.2

Pyrophyllit
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@ Abb.13.5 Druck-Temperatur-

Diagramm der prograden 8 T

Metamorphose eines Kaolinit-Quarz- ON
Sandsteins. Kaolinit bricht bei ca. '1:
300 °C zusammen, der wasseradrmere [ ‘_—: %‘ ]
Pyrophyllit bei ca. 400 °C. Diese g (O\‘ = 8
Reaktionen sind temperatursensitiv, 6 - 8 1: g E . ) 1
daher verlaufen die Phasengrenzen N § oo g”'magt' i
in dem Diagramm nahezu senkrecht. = 5| E = f\, gaaiee EIE
Oberhalb von 400 °C entsteht ein X B < -== '; °
wasserfreies Alumosilikat (je nach = X o /
Druck: Andalusit oder Disthen). Bei {) 4 7
fortschreitender Metamorphose g
bildet sich Sillimanit. Die gestrichelten 3 —
Linien zeigen zwei mogliche P
Entwicklungspfade (p-T-Pfade) oL //' |
vom Protolith zum Metamorphit Ve
(Bildrechte: nach Selverstone 1988) ] ///
Protolith mit
Kaolinit+Quarz
0 — 1 |
0 100 200 300 400 500 600 700 800
Temperatur (°C)

Bei rascher Versenkung und langsamer Temperatur-
zunahme entsteht zunéchst die Hochdruckmodifi-
kation Disthen. Wird das Gestein bei geringer Ver-
senkung zunichst stark aufgeheizt, entsteht Anda-
lusit (vgl. auch @ Abb. 13.2). Gerit der ehemalige
Sandstein im Zuge einer Gebirgsbildung weiter in
die Tiefe, entsteht das Hochdruck- und Hochtem-
peraturmineral Sillimanit.

Im Gegensatz zu dem beschriebenen Sandstein
hat ein Ton oder ein Basalt viele chemische Kom-
ponenten (FeO, MgO etc., vgl. B Tab. 1.1 und 12.1).

Kasten 13.1 Thermodynamik in der Petrologie

Metamorphe Reaktionen zwischen Mineralen, aber auch
das Aufschmelzen von Mineralen und die Kristallisation
aus Flussigkeiten (z. B. Magma oder Wasser) sowie das
Verdampfen einer Flissigkeit zu Gas sind Prozesse,

die mithilfe der Thermodynamik beschrieben werden
kénnen. In diesem Kasten werden einige Aspekte der
Thermodynamik vorgestellt, die fir die Petrologie von
grundlegender Bedeutung sind.

Ein System besteht aus einer oder mehreren chemischen
Komponente(n). Die Anzahl der chemischen

Entsprechend grofSer ist die Zahl der Phasen (Mine-
rale, Fluide), die unter bestimmten p-T-Bedingungen
stabil sind (» Kasten 13.1). Die in dem Quarz-Kaolinit-
Beispiel beschriebenen prograden Umwandlungen
sind Netto-Transfer-Reaktionen: A + B < C+ D, oder
A < B+ Wasser. Viele Minerale wie z. B. Granat stellen
Mischungsreihen dar. Sie reagieren auf chemisch-phy-
sikalische Veranderungen haufig mit Austauschreak-
tionen. Bei metamorphen Prozessen konnen diese
und weitere Mineralreaktionstypen gleichzeitig oder
nacheinander beteiligt sein (B Tab. 13.2).

Komponenten wird je nach dem zu betrachtenden
System und den darin ablaufenden Reaktionen
»gewahlt”. In Abhadngigkeit von den chemisch-
physikalischen Parametern des Systems (z. B. Temperatur
T, Druck p, Zusammensetzung x, Volumen V) liegen die
Komponenten in einer oder mehreren Phasen vor. Ein
einfaches Beispiel, das uns aus dem tdglichen Leben
vertraut ist, ist das System H,O unter atmosphérischen
Bedingungen. Es hat eine chemische Komponente (H,0)
und drei Phasen (Eis, Wasser, Dampf, 8 Abb. 4.3).
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Um nun die Reaktionen eines Systems auf Anderungen
der Parameter p, V, T, x berechnen zu kénnen, missen
die Enthalpie und die Entropie des Systems bekannt
sein. Der Warmeinhalt eines Systems wird als Enthalpie
(H) bezeichnet. Er addiert sich aus der inneren Energie
U der beteiligten Phasen (im Falle von Mineralen: die
Bindungsenergie des Kristalls plus die Vibrationsenergie)
und dem Produkt aus Volumen (V) und Druck (p).
H=U+Vp Gl.13.3
Die Enthalpie eines Systems summiert sich aus den
Bildungsenthalpien seiner Phasen. Diese lassen sich
nicht absolut, sondern nur relativ bezogen auf einen
Standardzustand, ermitteln. Die Bildungsenthalpie einer
Phase wird daher auf Standarddruck und -temperatur
bezogen (i. d. R. 1 bar und 298 K). Zum Beispiel ist die
Standardbildungsenthalpie AH® der Reaktion Si + O,
« SiO, (Tiefquarz) -910,7 k) mol™". AH° der Bildung der
SiOz»Hochdruckmodifikation Tridymit betrdgt -907,5 kJ
mol™'. AH der Reaktion Tridymit < Tiefquarz ist somit
-3,2 kJ mol'. L4uft diese Reaktion von links nach rechts
ab wird Energie frei, d. h. die Reaktion verlauft exotherm
(von rechts nach links: endotherm). Schmelzvorgénge
sind mit einer Energiezufuhr verbunden und daher
auch endotherm. Die Schmelzenthalpie ist die Menge
thermischer Energie, die in einen Kristall gesteckt werden
muss, um ihn zum Schmelzen zu bringen. Umgekehrt
gibt ein aus einer Schmelze wachsender Kristall Warme ab
(latente Warme, B Abb. 13.6).

10
Wasser

Temperatur [°C]

—10 A
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Neben der Enthalpie wird der Verlauf einer Reaktion
auch noch von der Entropie (S) kontrolliert, die ein Maf3
fiir den Grad der Unordnung in einem System ist. Die
wichtigste GroBe zur Bestimmung der Entropie ist die
Warmekapazitat einer Phase. Beispielsweise ist S fiir
Wasser groBer als fiir Eis. Fiir den Bereich der Petrologie,
in dem vor allem Druck- und Temperaturdanderungen
von Bedeutung sind und Volumenénderungen nur
untergeordnet eine Rolle spielen, wird die Beziehung
zwischen Entropie und Enthalpie durch die Gibbssche
freie Energie G ausgedriickt (zu Ehren von J.W. Gibbs,
einem der Pioniere der Thermodynamik).
Esgilt: G=H-TS Gl.13.4
Generell versucht ein System die freie Energie klein zu
halten. Bei konstantem Druck wird eine Reaktion A =
B von links nach rechts stattfinden, wenn G, > Gg. Ein
Mineral oder eine Mineralparagenese mit kleinem G ist
also die stabilere. Bei AG = 0 besteht thermodynamisches
Gleichgewicht, d. h. die Phasen auf beiden Seiten der
Reaktion kénnen nebeneinander existieren und bilden
eine Paragenese (B Abb. 13.7).
Mithilfe der Thermodynamik lasst sich nun die
Stabilitat von Phasen (Minerale, Gase, Schmelzen)
unter bestimmten p-T-x-Bedingungen berechnen. Die
Parameter H und S sind fiir die meisten Phasen durch
Laborexperimente ermittelt worden und in Form von
Tabellen zuganglich. Nach einigen Rechenschritten
gelangt man von Gleichung Gl. 13.4 fiir den Fall des

p =konstant=1bar(=10Pa)

Wasser+Eis

| |
| |
| |
| |
| |
| |
| |
| |
] 1
b Zeit b

B Abb.13.6 Temperatur-Zeit-Kurve des Systems H,0 bei p = 1 bar (= 1 atm) bei konstanter Warmeentnahme
(Kiihlung). Bei Zimmertemperatur ist nur die Phase Wasser stabil. Zum Zeitpunkt t; setzt die Kristallisation von Eis
ein. Die wachsenden Kristalle geben dabei latente Warme ab und halten die Temperatur des Systems konstant (trotz
fortgesetzter Warmeentnahme). Zwischen t, und t, sind die beiden Phasen Wasser und Eis stabil. Erst wenn alles
Wasser zu Eis kristallisiert ist, kann das System weiter abgekiihlt werden. Beim Abktihlen einer Magmenkammer in
der Kruste laufen ahnliche Prozesse ab, allerdings wesentlich komplexer. Erst wenn der letzte Tropfen Silikatschmelze
auskristallisiert ist, kann der Pluton auf Umgebungstemperatur abkiihlen
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Phasengleichgewichts (AG = 0) zur Clapeyron-Gleichung
(AVdp = ASdT), mit der der Verlauf einer Phasengrenze
im p-T-Diagramm festgelegt werden kann (B Abb. 13.7,
vgl.auch 8 Abb.9.12,12.12,13.5,13.11 und 13.13).

Gibbssches Phasengesetz
Die Freiheitsgrade (f) geben die Zahl der
unabhéngigen Variablen (z. B. Druck, Temperatur,
Gesamtzusammensetzung) an, die zur
Zustandsbeschreibung eines Systems notwendig sind. Die
Beziehung der Anzahl chemischer Komponenten (c) und
der Anzahl der koexistierenden Phasen (phas) wird durch
das Gibbssche Phasengesetz beschrieben:
f=c—phas+2 Gl.13.5
Dies lasst sich am Beispiel des Systems ALSiO; erldutern,
das fur die Phasen (= Minerale) Disthen, Andalusit und
Sillimanit aus der chemischen Komponente Al,SiOg

O Abb.13.7

besteht. B Abb. 13.5 zeigt, dass am Treffpunkt der drei
Phasengrenzen alle drei Phasen stabil sind (invarianter
Punkt im p-T-Feld). Aus der Phasenregel ergibt sich

f=0, d. h. keine Variable kann verandert werden,

ohne dass eine oder zwei der Phasen instabil werden.

An den Phasengrenzen sind jeweils zwei Phasen

stabil (z. B. Sillimanit und Andalusit). Entlang dieser
univarianten Kurven gilt f= 1. Das heif3t, bei einer
Temperaturdnderung muss sich der Druck entsprechend
andern oder eine der beiden Phasen wird instabil. Ist z. B.
die Bildungstemperatur eines Gesteins bekannt, in dem
Sillimanit und Andalusit koexistieren, kann daraus anhand
des Phasendiagramms der Druck ermittelt werden, der bei
der Mineralbildung herrschte. In den drei Feldern zwischen
den Phasengrenzen ist jeweils nur eine Phase stabil

(f=2). pund T kénnen bis zu bestimmten Grenzen in dem
divarianten Feld verédndert werden. Man benétigt also
zur Zustandsbeschreibung mindestens zwei unabhangige
Parameter (in diesem Fall Druck und Temperatur).

C
A c
P
Phasen-
grenze
dp_AS
d7— AV
A B
stabil stabil
c T

(a) Die Variation der freien Energie G und der Enthalpie H zweier Phasen A und B als Funktion der

Temperatur T (bei konstantem Druck). Die Enthalpiedifferenz AH der beiden Phasen variiert nur unwesentlich mit der
Temperatur. Die Differenz der Gibbsschen freien Energie G dndert sich mit steigender Temperatur, da in diesem Beispiel
die Entropie S der beiden Phasen sich mit der Temperatur unterschiedlich entwickelt. Die Kurven G, und Gg kreuzen

sich bei Tg. Unterhalb T ist nur die Phase A stabil (fette Linie), weil hier G, < Gg. Bei Tg kénnen beide Phasen A und B
nebeneinander existieren, da AG = 0. Es liegt eine Gleichgewichtsparagenese vor. Oberhalb von T _ entsteht Phase B auf
Kosten von Phase A; b) Fligt man (a) die dritte Dimension,,Druck” hinzu, gelangt man zu Fléchen der freien Energie G im
G-p-T-Raum. Die Schnittlinie (C-C’) der beiden G-Flachen fir die Phasen A und B definiert den Gleichgewichtszustand, c)
Projektion von Diagramm (b) auf die p-T-Ebene: Der Verlauf der Phasengrenze (C-C’) wird durch dp/dT = AS/AV festgelegt

(Bildrechte: nach Putnis 1992)

13.2 Metamorphe Gefiige

Viele metamorphe Gesteine sind schon im Gelidnde
an ihrem typischen Gefiige erkennbar. Das Gefiige
ist ein kombiniertes Produkt aus den metamorphen
Mineralreaktionen und der Deformation wahrend
der Metamorphose. In tektonisch aktiven Zonen

steht das Gestein unter gerichtetem Druck (,stress;,
» Abschn. 11.1). Lingliche oder plattige Minerale
richten sich nach dem lokal herrschenden Stressfeld
aus bzw. werden im Zuge duktiler Deformation langs
der Bewegungsbahnen ausgerichtet. In Tonsedimen-
ten bilden sich bei der Metamorphose plattchenfor-
mige Schichtsilikate wie Muskovit, Chlorit und Biotit.
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Das metamorphe Produkt ist ein Schiefer, der sich
entlang der Schieferungsfldchen (s-Fldchen) spalten
lasst. Die Orientierung der Schieferung weicht oft
von der sedimentéren Schichtung ab (8 Abb. 13.8).
In Gebieten mit wiederholter tektonischer Beanspru-
chung aus unterschiedlichen Richtungen (mehrpha-
sige Deformation, ,polyphase deformation’) konnen
komplexe Gefiige entstehen, bei denen éltere Schiefe-
rungen und Lineationen durch jiingere Bewegungen
deformiert werden. Deformationsbedingte Schiefe-
rung gehort zu den Foliationsgefiigen. Unter diesen
Oberbegriff fallt auch der Lagenbau, der durch lagig
angeordnete Minerale erzeugt wird (z. B. Migmatit,
siehe unten).

Treten in den Metamorphiten plattige und stin-
gelige Minerale in ihrer Bedeutung zuriick, liegt
ein korniges, dennoch gerichtetes Gefiige vor (z. B.
Gneis, @ Abb. 13.9). Zwei weitere Eigenschaften von
metamorphen Mineralen wirken sich auf das Gefiige
aus: Zum einen sind Minerale unterschiedlich sprod.
Wihrend beispielsweise ein Granat unter bestimm-
ten p-T-Bedingungen unter Deformation bricht oder
rotiert (8 Abb. 13.10), konnen Quarz und beson-
ders Schichtsilikate durch Gleitung im Kristall aus-
gelangt werden (B Abb. 11.15). Zum anderen wird
das Kristallwachstum von der Anzahl der Kristall-
keime kontrolliert, an denen die Sprossung beginnt.
Stehen einem Kristalltyp nur wenige Keime zur Ver-
fiigung, werden in dem Metamorphit wenige, grofSe
Kristalle wachsen. Solche Grofikristalle werden als
Porphyroblasten bezeichnet (8 Abb. 13.10). Einige

B Abb.13.8 Sehrschwach metamorpher Schiefer,
Ordovizium, NW-Argentinien. Das Gestein blattert an den
Schieferungsflachen auf. Der Plastikhefter in der Mitte hat die
Orientierung der noch schwach erkennbaren sedimentéren
Schichtung
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B Abb.13.9 Bdndergneis, Tauernfenster, Alpen (Bildrechte:
mit freundl. Genehm. G. Franz, Foto - B. Kleeberg)

B Abb.13.10 Granat-Porphyroblast, der in einem Gneis
unter sinistraler Scherung wuchs und rotierte. Der Granat
(G) ist in einem feinkristallinen Metamorphit gesprosst,
dessen Foliation in Form der S-formig deformierten
Einschlussschlieren erhalten ist; Dinnschliff, Bildbreite ca.
2,6 mm (Bildrechte: Foto - G. Franz)

Metamorphite, wie z. B. Marmor oder Granu-
lit, konnen ein regelloses Gefiige haben, aufgebaut
aus Mineralen von dhnlicher Gréfle. In @ Tab. 13.3
sind die wichtigsten metamorphen Gesteine aufge-
fithrt. Um ein metamorphes Gestein néher zu cha-
rakterisieren, werden oft die porphyroblastischen
Minerale dem Gefiigenamen vorangestellt: z. B.
Granat-Glimmerschiefer.

Andern sich die chemisch-physikalischen Bedin-
gungen in einem Gestein, so reagieren die Minerale
darauf durch Umbkristallisation oder Neubildung.
Diese Prozesse verlaufen in der Regel langsam und
daher hiufig nicht vollstindig. So konnen chemische
Zonierungen in denjenigen metamorphen Mine-
ralen entstehen, welche zur Mischkristallbildung
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13.3 - Metamorphe Fazies

fihig sind (z. B. Feldspat, Granat). Anderungen von
p> T, x konnen auch zur Korrosion eines Minerals
vom Rand her nach innen fithren und es wichst ein
anderes Mineral an seiner Stelle (Reaktionsréander).

13.3 Metamorphe Fazies

Die Untersuchung der metamorphen Reaktio-
nen in tonreichen Sedimenten und insbesondere
in §i0,-armen Magmatiten haben zur Aufstellung
von metamorphen Faziestypen gefiihrt. Je nach p-T-
Bedingungen entsteht in den genannten Gesteinen
eine charakteristische Mineralparagenese. Die ein-
zelnen Faziestypen sind nach den im Geldnde und
vor allem unter dem Mikroskop auffilligen Merk-
malen benannt. Die Faziesbegriffe sind vom basalti-
schen System abgeleitet, in dem die Fazieszonierung
besonders charakteristisch auftritt, und auf andere
Gesteine iibertragen worden. Im Folgenden wollen
wir die metamorphen Prozesse in einem Basalt ver-
folgen, der durch Gebirgsbildung nach und nach
unter hohere Driicke und Temperaturen gerit, unge-
fahr einem geothermischen Gradienten von 25 K
km! folgend (Feld ,,B“in @ Abb. 13.1 und 13.11). Das
Gestein durchlduft zunéchst die frithe und fortge-
schrittene Diagenese und es entstehen Schichtsilikate
(Chlorit u. a.), Quarz, Calcit und Zeolithe in Hohl-
rdumen und auf Kosten von magmatischen Minera-
len oder Glas. Die Zeolithe (wasserhaltige Silikate mit
sehr pordser Kristallstruktur, @ Tab. 13.1) charakte-
risieren den Bereich Diagenese bis sehr niedrig-gra-
dige Metamorphose (Zeolithfazies).

Im Ubergangsbereich zwischen Zeolith- und
Griinschieferfazies liegt die relativ eng begrenzte
Pumpellyit-Prehnit-Fazies (B Tab. 13.4). Beide zusam-
men werden auch vereinfacht als Subgriinschiefer-
fazies bezeichnet (8 Abb. 13.11). Wird das Gestein
weiter in die Tiefe transportiert (ca. 400 °C und
5 kbar), sind Chlorit, Epidot und Aktinolith (Dop-
pelkettensilikat, zur Amphibolgruppe gehorig) stabil,
deren griine Farbe namengebend fiir die Griinschie-
ferfazies ist. Bei prograder Metamorphose brechen
die wasserreichen Minerale Chlorit und Aktinolith
zusammen (Dehydratation!), zugunsten der was-
serarmen Hornblende (8 Tab. 13.1) (Amphibolitfa-
zies). Daneben kommt Plagioklas und u. U. Granat
vor. Wie anfangs erwihnt, konnen sich Minerale, die
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namengebend fiir eine Fazies sind (wie z. B. Amphi-
bol), nur bei entsprechender chemischer Zusammen-
setzung des Gesteins bilden. Bei einem Fe- und Mg-
freien ehemaligen Quarz-Kaolinit-Sandstein (s. 0.)
wird man vergeblich auf die Sprossung von Amphibol
warten, dennoch wird das Gestein entsprechend den
p-T-Bedingungen der Amphibolitfazies zugeordnet.

Bei hohen Temperaturen schliefllich entwis-
sert das Gestein vollig und es entstehen kurzstin-
gelige Pyroxene, die zusammen mit Plagioklas und
Granat das grobkdrnige, oft ungerichtete Gefiige
eines Granulits aufbauen (Granulitfazies). Inzwi-
schen hat das Gestein eine Temperatur von tiber 700
°Cerreicht. Bei Zufuhr von Wasser kénnen hier ana-
tektische, i. d. R. SiO,-reiche, Schmelzen entstehen
(B Abb. 13.11, vgl. auch » Abschn. 12.1).

Die beginnende Anatexis ist in vielen hochmeta-
morphen Gesteinsserien durch Migmatite doku-
mentiert. Diese bestehen aus einer Mischung von
hochmetamorphen Gesteinen und anatektischen
Magmatiten und haben meist ein lagiges Gefiige.
Das metamorphe Ausgangsgestein (Paldosom) und

B Abb.13.11 p-T-Bedingungen der wichtigsten
metamorphen Faziestypen; zur Orientierung sind
Phasengrenzen eingetragen, die in @ Abb. 13.5 und 13.13
gezeigt werden. In Ausnahmefallen kénnen die Driicke auch
bis zu 40-50 kbar erreichen (Ultrahochdruckmetamorphose;
siehe @ Abb. 13.13). Z.: Zeolithfazies, P.P: Prehnit-Pumpellyit-
Fazies; weitere Erlduterung im Text (Bildrechte: Entwurf-G.
Franz, nach verschiedenen Quellen)
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B Tab. 13.4 Chemische Zusammensetzung
wichtiger metamorpher Minerale (weitere sind
in @Tab. 1.1 und in @ Tab. 13.1 aufgefiihrt). Viele
Minerale sind Mischkristalle mit stark variabler
chemischer Zusammensetzung, sich ersetzende
Kationen sind in runden Klammern angegeben

Mineral Formel

Chloritoid (Mg,Fe“)(AI,Fe3+)2[0|(OH)2|SiO4]

Glaukophan Na,Mg,Al[Sig0,,(OH),]

Jadeit NaAl[Si,O,]

Phengit K(ALMg,Fe2*),[Si; ,Al, ;0,4(OH),]

Phlogopit - K(Mg,Fe?"), ,(Fe3*,Al,Ti)y ;[Sis ,

Biotit Al 5(OH),]

Prehnit Ca, (Al Fe34)[AISi,0,,(OH),]

Pumpellyit Ca,Al,(Al,Fe3*,Fe?*,Mg)[O|OH|H,O|-
Si0,Si,0,]

Pyrophyllit Al,[Si,0,,(0H),]

Serpentin Mg;[Si,05(0H),]

Staurolith (Fe2*,Mg),(Al,Fe3*),0,

[(Si,A1),0,,(0,0H),]
Talk Mg;5i,0,,(OH),]

Tremolit - Ca,(Mg,Fe2+),[Sig0,,(OH),]
Aktinolith
Wollastonit Ca[Sio,]

das anatektische Produkt (Neosom) sowie der Restit
konnen nebeneinander vorkommen (8 Abb. 13.12).
Man muss aber davon ausgehen, dass zumindest
Teile des anatektischen Magmas durch tektonisches
Herauspressen oder durch Auftrieb vom Ort der Auf-
schmelzung wegbewegt werden.

Die beschriebene prograde Metamorphose
ist typisch fiir Kontinent-Kontinent-Kollisionen
(8 Abb. 13.15), kann aber auch an anderen konver-
genten Plattenrdndern stattfinden. In einer Sub-
duktionszone ist der Bereich der kalten abtauchen-
den Lithosphire durch einen extrem niedrigen
geothermischen Gradienten gekennzeichnet (Feld
»A“in @ Abb. 13.1). Hier herrschen hohe Driicke
aber relativ niedrige Temperaturen (@ Abb. 10.11),
bei denen Jadeit, Lawsonit, Glaukophan und Albit
stabil sind. Glaukophan ist im Handstiick blau bis
schwarz und unter dem Mikroskop im Diinnschliff
lavendelblau. Die entsprechende Fazies heifit daher

B Abb.13.12 Paldozoischer Migmatit in der Prakordillere
Nordchiles

Blauschieferfazies und ist ein wichtiges Indiz zum
Nachweis fossiler Subduktionszonen (8 Abb.13.11).
Wenn diese Gesteine mit der abtauchenden Platte
weiter in den Mantel versinken, findet eine Mine-
ralumwandlung zur Paragenese Granat-Pyroxen
statt, wobei die fluide Phase nach oben entweicht
(vgl. Magmenbildung in Subduktionszonen,
» Abschn.12.1). Das Produkt dieser Phasenumwand-
lung ist ein rot-griin gesprenkeltes Gestein, welches
als Eklogit bezeichnet wird.

Diamant (reiner Kohlenstoff) ist ein wei-
terer Zeuge aus dem lithosphdrischen Mantel
(B Abb. 13.13). Die wirtschaftlich bedeutenden Lager-
stitten dieses Edelsteins sind an bestimmte alkaline
explosive Vulkane (Kimberlite) gebunden, deren
Magmen tief im Mantel entstanden und extrem rasch
aufgestiegen sind. Es sind akzessorisch aber auch in
eklogitfaziellen Metasedimenten Mikrodiamanten
gefunden worden, die extrem rasch durch orogene
Prozesse an die Oberfliche gelangt sind.
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B Abb.13.13 p-T-Bedingungen wichtiger Mineralreaktionen in der tiefen Kruste und im Mantel; schraffierte Fldche entspricht
dem Bereich von B Abb. 13.11. Die Phasengrenzen (> Kasten 13.1) sind als Linien mit exakter Position dargestellt. Allerdings
sind bei vielen der gezeigten Mineralreaktionen Mischkristalle beteiligt (z. B. Amphibol, Granat), was in nattrlichen Systemen
eine Veranderung der Phasengrenzen zu breiten Zonen bewirkt. In dieser Abbildung sind einige Mineralreaktionen aufgefiihrt,
die in der Hochdruckpetrologie von Bedeutung sind. In relativ geringer Tiefe verlauft die Grenze zwischen spinell- und
granatfiihrendem Lherzolith (vgl. @ Tab. 12.2 und B8 Abb. 9.12 und 12.4). Quarz wird oberhalb von 30 kbar zu dem dichteren
Coesit umgebaut. Dieses Hochdruckmineral kann auch bei Meteoriteneinschldgen entstehen (Impaktmetamorphose); Gesteine
(in Rechtecken) und Minerale vgl. @ Tab. 13.1, 13.3 und 1.1 (Bildrechte: Entwurf - G. Franz nach versch. Quellen)

B Abb.13.14 Retrograde Bildung von Chlorit (C) auf Kosten von Granat (G), Diinnschliff, Bildbreite ca. 1,4 mm (Bildrechte:
Foto - G. Franz)
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Kontaktmetamorphose und hydrothermale
Alteration sind von hohen geothermischen Gra-
dienten gekennzeichnet (Feld ,,C“ in B8 Abb. 13.1).
Da die Kontaktmetamorphose i. d. R. ohne stirkere
Deformation verlduft, entstehen hier Metamorphite
mit einem ungeregelten Gefiige, die als Hornfelse
bezeichnet werden.

In Laborexperimenten, bei denen chemisch
reine Substanzen miteinander reagieren, lassen sich

Sillimanitgneise

Disthengneise

Granatgneise

prograde
Metamorphose

R

Biotitschiefer

Chloritschiefer

Phasengrenzen relativ prazise festlegen. In natiirli-
chen Systemen hingegen sind neben den Hauptkom-
ponenten meist zahlreiche Neben- und Spurenele-
mente sowie Fluide anwesend, die die p-T-Bedingun-
gen einer Phasenumwandlung erheblich verschieben
konnen. Daher sind in @ Abb. 13.11 die Faziesgren-
zen als breite Zonen (,,Ubergangsbereiche®) darge-
stellt. Uberschreitet ein System eine Phasengrenze,
wird die neue stabile Mineralparagenese zunéichst in

D
& _.

Invne"s a

Edinburgh
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B Abb.13.15 Mineralzonen der Regionalmetamorphose in Schottland, einem klassischen Gebiet der Metamorphose-
Forschung. Prograde Metamorphose und magmatische Intrusionen sind im Zuge der kaledonischen Orogenese vor ca.

450 Ma entstanden. Spatkaledonischer sinistraler Versatz entlang der Great-Glen-Stérung hat die metamorphe Abfolge rund
100 km versetzt. Die im Norden der Britischen Inseln und in Westskandinavien aufgeschlossenen kaledonischen Strukturen
sind das Ergebnis der Plattenkollision von Laurentia (Teile des heutigen Nordamerikas) mit Baltica (die prakambrische Kruste
Skandinaviens und Nordwestrusslands), bei der der lapetus (Protoatlantik) geschlossen wurde (mehr dazu in » Abschn. 14.1).
Spatorogene Heraushebung und Erosion legten diesen mittleren Krustenabschnitt frei (Bildrechte: aus Zeil 1990)
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B Abb.13.16 p-T-t-Pfade einer Kontinent-Kontinent-Kollision. Die Untersuchung der metamorphen Fazies (p, T) und die
radiometrische Datierung der Mineralbildungen von Metamorphiten des Tauernfensters in den zentralen Alpen erlauben einen
Einblick in die alpine orogene Entwicklung. Die Tauern sind ein groBes tektonisches Fenster (vgl. » Abschn. 11.1, B Abb. 11.45a),
in welchem Gesteine der Eurasischen Platte und der Neotethys aufgeschlossen sind. Dieser Ozean lag im Mesozoikum zwischen

der eurasischen Platte im Norden und der Adriatischen Platte im Stiden. Im Zuge der alpidischen Konvergenz (spate Kreide
bis Paldogen) wurde die Neotethys geschlossen (subduziert), und es schoben sich oberkrustale Gesteine der adriatischen
Platte (Austroalpine Decken) nach Norden tiber die Eurasische Platte. Im weiteren Verlauf dieser Kontinent-Kontinent-Kollision
wurde die Kruste in den Zentralen Alpen angehoben und die Erosion legte im Tauernfenster die Gesteine unter den Decken
frei. Das Diagramm zeigt p-T-t-Pfade von zwei Gesteinseinheiten des Tauernfensters: Durch die Plattenkonvergenz wurden

die Gesteine der Neotethys (heute die Obere Schieferhiille, OSH) auf den Rand der Eurasischen Platte (Untere Schieferhiille,
USH) aufgeschoben. Beide Einheiten wurden vor ca. 35 Ma durch die aufreitende Adriatische Platte in die Tiefe gedriickt und
nachfolgend aufgeheizt. Als Hohepunkt dieser prograden Metamorphose sprosste Granat, dessen radiometrische Datierung
30-34 Ma ergeben hat. Wahrend der nachfolgenden isostatischen Anhebung wurden die Gesteine partiell retrograd tiberpragt.
Der zeitliche Verlauf und die p-T-Bedingungen der retrograden Metamorphose sind an ihren Produkten Hornblende und
Biotit anhand des #%K-Zerfalls zu “°Ar bestimmt worden (dazu in » Kasten 14.1 mehr). Generell sind Kontinent-Kontinent-
Kollisionen durch einen Verlauf des p-T-t-Pfades im Uhrzeigersinn gekennzeichnet: Prograde Druckerhohung mit zeitlich
etwas nachhinkender Aufheizung, gefolgt von retrograder Abnahme von p und Tim Zuge der isostatischen Heraushebung

(Bildrechte: nach Selverstone 1993)

kleinen Bereichen (= metamorphe Domanen) ent-
stehen, in denen die Bedingungen fiir die Umwand-
lung glinstig sind. Wird ein Gestein, welches ,,gerade*
im Prozess eines Fazieswechsels begriffen war, rasch
aus der Tiefe herausgehoben, bleibt dieser Ubergang
gewissermaflen eingefroren erhalten.

Druck- und Temperaturerh6hungen fiihren,
wie bereits erwihnt, zu prograder Metamorphose.
Wird nun ein hochmetamorpher Granulit durch
isostatische Prozesse hochgehoben und exhumiert
(vgl. » Abschn. 11.1), sinken der Druck und, bedingt

durch den langsamen Wirmetransport etwas zeit-
verzogert, die Temperatur des Systems. Geschieht die
Heraushebung ,,rasch®, bleibt die hochmetamorphe
Fazies metastabil erhalten. Wird der Granulit aber
bei niedrigeren p-T-Bedingungen deformiert und
von Fluiden erreicht, brechen die thermodynami-
schen Barrieren des metastabilen Zustands zusam-
men und es kommt zu Mineralneubildungen. Diese
retrograden (riickschreitenden) Mineralumbildun-
gen dringen meist, von Kliiften und Stérungen aus-
gehend, in das Gestein ein (8 Abb. 13.1). In manchen
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Fillen ist die retrograde Metamorphose wirksam
genug, alle Spuren der fritheren prograden Metamor-
phose auszuloschen. Haufig allerdings ist die retro-
grade Metamorphose unvollstindig und man findet
Zeugen beider Prozesse in einem Aufschluss und
sogar in einem Diinnschliff nebeneinander erhalten

(B Abb.13.14).

13.4 Metamorphose und
Plattentektonik

In tektonisch ruhigen Gebieten, wie z. B. in den pri-
kambrischen Schilden, in denen die letzte Oroge-
nese mindestens 600 Ma zuriickliegt, hat sich im
Lauf der Zeit ein Gleichgewicht im Wirmehaushalt
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B Abb.13.17 Das kristalline (magmatisch-metamorphe) Grundgebirge des Schwarzwaldes. Der Schwarzwald in
Studwestdeutschland ist ein Abschnitt in dem Geschichtsbuch der variszischen Orogenese, in deren Verlauf (im Devon-Karbon)
Gondwana mit Laurentia zum Superkontinent Pangda zusammengeschweil3t wurde (mehr dazu in » Abschn. 14.1). Die niedrig-
bis hochgradigen Metamorphite und die Intrusiva wurden als Teil von Gondwana herangefiihrt bzw. haben sich wahrend

und kurz nach der Kollision an Ort und Stelle gebildet. Der Schwarzwald ist wéahrend des Kanozoikums zusammen mit den
Vogesen, die den Oberrheingraben westlich begrenzen, herausgehoben worden (vgl. 8 Abb. 11.28) (Bildrechte: mit freundl.
Genehmigung von M. Hanel und W. Wimmenauer)
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der Lithosphére ausgebildet. Es wird kontrolliert von
der Warmezufuhr aus dem Mantel, der Wirmepro-
duktion durch radioaktiven Zerfall in der Kruste
und durch die Wiarmeabgabe an der Erdoberfla-
che. Solche tektonisch ruhigen Gebiete sind durch
gleichmiflig verlaufende geothermische Gradienten
gekennzeichnet (ca. 20 Kkm™!).

Im Gestein wird Warme zum einen konduktiv
durch Schwingungen des Kristallgitters und durch
Wirmestrahlung transportiert. Wesentlich effektiver
ist der advektive Warmetransport, bei dem Warme
mit einem heiflen Gesteinskorper, einem Magma
oder in Thermalwissern bewegt wird. Wie wir bereits
gezeigt haben, erzeugt die rasch abtauchende kalte
Platte in einer Subduktionszone eine thermische
Inversion (B Abb. 10.11). Zeitweilige Temperatur-
inversionen kénnen sich aber auch bei Kontinent-
Kontinent-Kollisionen und intrakrustal durch rasche
Uberschiebungen und Deckenbewegungen einstel-
len (» Abschn. 11.1). In beiden Fillen wird die kalte
Oberseite eines Krustenstiickes unter einen anderen
Krustenblock unterschoben. Die auf diese Weise ver-
bogenen geothermischen Gradienten kehren dann
durch den konduktiven Wirmeausgleich langsam
zu einem ausgeglichenen Verlauf zuriick. Die meta-
morphe Entwicklung, die Gesteine in solchen Oro-
genesen durchlaufen, kénnen durch Druck-Tempe-
ratur-Zeit-Pfade (p-T-t-Pfade) beschrieben werden
(8 Abb. 13.16).

Metamorphe Gesteine sind ein Geschichtsbuch
fritherer plattentektonischer Prozesse. Die raumli-
che Anordnung von metamorphen Faziesgiirteln
zueinander, sowie die Produkte der abgelaufenen
metamorphen Prozesse und ihre zeitliche Abfolge,
erlauben die Rekonstruktion von Gebirgsbildungs-
prozessen. Beispiele fiir Kontinent-Kontinent-Kol-
lisionen werden in @ Abb. 11.45, 13.15-13.17 und
B Abb. 14.4 gezeigt. Ehemalige konvergente Platten-
rander, also fossile Subduktionszonen, sind an paa-
rigen metamorphen Giirteln (,paired metamorphic
belts) zu identifizieren, bei denen direkt in der Sub-
duktionszone unter hohem Druck und bei niedri-
ger Temperatur blauschieferfazielle Gesteine ent-
standen sind (B Abb. 13.11). Dahinter haben sich im
Bereich des ,magmatic arc‘ bei unterschiedlichen
Driicken Hochtemperaturmetamorphite (haufig
Griinschiefer- und Amphibolitfazies) gebildet. Auch
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die Paldosubduktionsrichtung ldsst sich in paarigen
metamorphen Giirteln ermitteln: Die Blauschiefer-
fazies ist auf der der ozeanischen Platte zugewandten
Seite ausgebildet, wahrend die Griinschieferfazies auf
der Seite der Oberplatte liegt.
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System Erde

Abbildung: Die Mt.-Everest-Region in der Morgensonne; Schnee- und Eisbedeckung = hellblau,
Schuttbeladene Gletscher und Schnee- und eisfreie Gebiete = rosa, Vegetation = griin (Bildrechte:
Lansat-TM-Szene, Aufbereitung K. HOFFMANN).



In den beiden vorangegangenen Teilen wurden die geologischen Prozesse
dargestellt, die auf und in der Erde stattfinden. Die exogene und die endo-
gene Dynamik verlaufen aber nicht unabhangig voneinander. Vielmehr sind
die endogenen Spharen der Erde (Kern, Meso-, Astheno- und Lithosphare)
mit den exogenen Bereichen (Hydro-und Atmosphére sowie den Biota) zu
einem eng verflochtenen System verkniipft. Die erdgeschichtliche Entwick-
lung dieses Systems ist das Produkt der gegenseitigen Einfliisse aller Spharen.
Dariiber hinaus ist die Erde an extraterrestrische Prozesse gekoppelt, wie z. B.
Sonnenstrahlungsaktivitat, Meteoritenbeschuss und Gezeitenwirkung von
Sonne und Mond.

Das Verstandnis der gegenseitigen Beeinflussung der genannten Bereiche ist
lickenhaft, entsprechend ist dieser Teil des Buches starker durch die Dar-
stellung von Modellen und dem Stand der Diskussion gekennzeichnet als die
vorangegangenen Teile. Klar ist, dass verschiedene Prozesse gerichtet sind,
wie zum Beispiel die langsame Abkiihlung der Erde, andere periodisch ver-
laufen, wie zum Beispiel die Meeresspiegelschwankungen. Eine Verdnderung
eines Parameters in diesem System hat, wie bei kommunizierenden R6hren,
unweigerlich Verdnderungen anderer Parameter zur Folge.
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14.1 Orogenesen und
Superkontinente

Seit die Plattentektonik ,,funktioniert®, gab es zu
jedem Zeitpunkt irgendwo auf der Erde konver-
gente Plattenrander und Transform-Plattengrenzen,
in deren Bereich Storungstektonik, Faltung, Magma-
tismus und Metamorphose stattfanden. 8 Abb. 10.1
und 10.2 illustrieren, dass dies auch fiir die moderne
Erde gilt. Sind diese Prozesse mit kompressiver oder
transpressiver Deformation in der Lithosphire ver-
bunden, spricht man von Orogenese (griechisch:
Gebirgsbildung). Ein Orogen, das Produkt der Oro-
genese, ist eine meist lang gestreckte Zone in der
Lithosphire, die durch eine kogenetische gebirgsbil-
dende Entwicklung gekennzeichnet ist. Meist spit
im Verlauf einer Orogenese entsteht ein Gebirge im
topografischen Sinne. Beispielsweise ist die Kolli-
sionszone zwischen den Lithosphirenplatten India
und Eurasia ein aktives Orogen, der Himalaya ist die
topografische Entsprechung an der Oberflache.

Eine hohe Vulkankette ist topografisch betrach-
tet auch ein Gebirge, aber nicht notwendigerweise
ein Orogen. Grofle Dehnungsprovinzen, wie z. B.
das Ostafrikanische Riftsystem (8 Abb. 10.5) und
die Basin-and-Range-Provinz im SW der USA sind
ebenfalls von starkem Reliefkontrast gekennzeich-
net, sind also im topografischen Sinne bergig. Das
heutige Mittelgebirge in Mitteleuropa ist das Resul-
tat von mesozoisch-kdnozoischen Hebungs-, Deh-
nungs-, Kompressions- und Rotationsbewegungen
von vielen grof3en und kleinen Krustenblocken im
Spannungsfeld der Nordatlantikoffnung einerseits
und der Afrika-Eurasia-Konvergenz andererseits
(vgl. » Abschn. 11.1). Im Zuge dieser Bewegungen
sind allerdings vielfach Teile élterer Orogene, wie
z. B. die Varisziden, exhumiert worden (8 Abb. 14.1,
14.2 und 14.3). In allen diesen Fillen tritt kompres-
sive Deformation lokal an Stérungen gebunden auf,
es fehlen grof3e Falten- und Uberschiebungszonen,
die aktive Orogene kennzeichnen.

Orogenesen laufen tiber lange Zeitrdume (10 Ma
und mehr) kontinuierlich ab. Dabei konnen sie durch
orogene Phasen akzentuiert sein. Eine orogene Phase
ist durch einen Deformationshéhepunkt oder durch
eine signifikante Anderung des Deformationsmus-
ters gekennzeichnet. In der Regel sind die Phasen

in der sedimentdren Schichtenfolge im Orogen und
vor allem an seinem Rand durch eine Sedimenta-
tionsunterbrechung (Hiatus) gekennzeichnet, die oft
auch mit einer Verstellung oder Faltung der Schich-
ten einhergeht (Winkeldiskordanz, » Abschn. 11.1).
Orogene Phasen konnen lokale, regionale und
globale Ursachen haben. Gerit z. B. ein Vulkange-
bédude oder ein aseismischer Riicken mit der ozeani-
schen Lithosphire in eine Subduktionszone, wird die
Oberplatte lokal deformiert (8 Abb. 10.14). Erhoht
sich hingegen auf dem ganzen Globus die Spreading-
rate an den MOR, wird sich dies an allen konver-
genten und Transform-Plattengrenzen in verstarkter
Deformation widerspiegeln. In diesem Falle ist die
Deformationsphase synchron (gleichzeitig) und ldsst
sich u. U. weitrdumig zeitlich korrelieren.

Treffen im Zuge der Plattenkonvergenz zwei
Kontinente aufeinander, setzt die Deformation in der
Zone der ersten Beriihrung ein. Bei fortschreitender
Konvergenz wird die Kollisionssutur langer und die
Deformationszone weitet sich aus. Daraus ergibt sich
ein Wandern des Deformationsbeginns in Zeit und
Raum (diachrone Deformation). In diesem Sinne
sind die in B Tab. 14.1 aufgefithrten Orogenesen als
Deformationshohepunkte zu verstehen, deren ein-
zelne Phasen synchron oder diachron verliefen und
von denen jeweils Zonen unterschiedlicher Grofle
betroffen waren.

Wie in » Kapitel 10 dargestellt, konnen durch int-
rakontinentales Rifting und anschlieflende Neubil-
dung ozeanischer Kruste Kontinente voneinander
getrennt werden (B Abb. 10.5). Umgekehrt kénnen
zwei Fragmente kontinentaler Lithosphdre mitein-
ander verschweifSen, wenn sie im Zuge von Platten-
konvergenz aufeinanderstofien (8 Abb. 10.12). Das
plattentektonische Geschehen im Phanerozoikum
war gepragt vom Aufbau und Zerfall des Superkon-
tinents Pangda (8 Abb. 14.4). Die Lage von Paldo-
polen (» Abschn.9.3), die Biogeografie von Land-
tieren und -pflanzen sowie die Verbreitung klima-
indikativer Sedimente, wie z. B. Tillite, Kohle und
Evaporite, zeigen, dass im Zeitraum von der mittle-
ren Trias bis in den Jura praktisch alle Kontinente zu
dieser riesigen Landmasse zusammengefiigt waren
(B Abb.14.5).

Pangia entstand durch die Kollision von Gond-
wana (einer einheitlichen Landmasse bestehend aus
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B Abb.14.2 Vereinfachter geologischer Schnitt durch das variszische Gebirge in Mitteleuropa; einige variszisch angelegte
Storungen und Aufschiebungsbahnen wurden im Kanozoikum im Rahmen der Afrika-Eurasia-Konvergenz reaktiviert; noch
heute finden daher Erdbeben im Gebiet des westlichen Rheinischen Schiefergebirges statt (B Abb. 16.3). KTB = Kontinentale

Tiefbohrung (Bildrechte: nach Behr et al. 1984)

B Tab. 14.1 Phanerozoische Orogenesen in Europa

Orogenese Zeit Wichtige
Aufschlussgebiete
Alpidisch Kreide - Alpen
Paldogen
Variszisch Karbon - Rheinisches
Perm Schiefergebirge
Kaledonisch Ordovizium  Norwegen, Schottland
= Silur
Cadomisch Kambrium Bretagne

allen heutigen Stidkontinenten einschlieSlich Indien
und von E. Suess 1885 nach dem Volk der Gond in
Zentralindien benannt) mit Laurussia, bestehend
aus Europa und Laurentia (8 Abb. 14.5). Die Kolli-
sion begann im Karbon und endete im Perm. Entlang
der Kollisionszone entstand ein breites Orogen,
welches i. W. das Gebiet des heutigen Mittel- und
Westeuropa (Varisziden) und das Gebiet der Appala-
chen im 6stlichen Nordamerika umfasste (8 Tab. 14.1
und B Abb. 14.1). Am Ostrand des Osteuropdischen
Kratons entstand der Ural durch die Akkretion von

].': Ml *oJe
s .‘:O:C:;j‘ =

. s
Luxemburg +,,
—— +

[] positive Anc%r'galiéri‘--—"-\-..\
[l pos. Anomalien mit > 100 nT -
* | variszische

~ Aufschlussgebiete

B Abb.14.3 Vereinfachte Karte der magnetischen
Totalintensitat des Oberrheingrabens und seiner Umgebung;
aufgenommen mit einem Magnetometer an Bord

eines Flugzeugs in 3000 m Hohe (» Abschn. 9.3). Die
Streichrichtung der magnetischen Anomalien folgt den
SW-NE-streichenden variszischen Strukturen und nicht

der jungen Bruchtektonik, wie z. B. dem NNE-SSW-
streichenden Oberrheingraben; vgl. @ Abb. 14.1

(Bildrechte: nach Edel et al. 1975)
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B Abb.14.4 Aufbau und Zerfall des Superkontinents Pangda sowie die Meeresspiegelschwankungen und die
Klimaentwicklung wahrend des Phanerozoikums: I: Zeitskala (vgl. 8 Abb. 1.6); II: eustatische Meeresspiegelschwankungen

der ersten Ordnung; lll: Zeiten der Kontinentalvergletscherung (Sternchen) und der Wechsel von globalem Treibhaus (T)- und
Kiihlhausklima (K), IV: Gondwana und die daraus entstandenen Kontinentfragmente sind vertikal gestreift, Pangda und Eurasia
sind horizontal gestreift dargestellt, Nord- und Stidchina (N CH, S CH), in der Abbildung links bzw. rechts auB3en, sind seit der
Trias vereint; Kontinente: AF = Africa, AN = Antarctica, AUS = Australia, B = Baltica, IND = India, K = Kasachstania, L = Laurentia
(heutiges Nordamerika), S = Siberia, SA = Sidamerika; Ozeane: AT = Atlantik, / = Indik, NT = Neotethys, PT = Paldotethys,

SEI = Stdostindik; V: Superkontinente, gro3e und kleine Kontinente (nach Veevers 1994, mit freundl. Genehmigung der

Geological Society of America, Copyright © 1994, USA)

Kontinentfragmenten und Inselbogen-Terranen
(8 Abb. 14.6).

Die rezenten (heutigen) Bewegungsrichtun-
gen der Platten (vgl. @ Abb. 10.1) lassen vermuten,
dass ein neuer Superkontinent zusammengescho-
ben wird. India, Arabia und Afrika sind bereits mehr
oder weniger stark mit Eurasia verbunden, Austra-
lia ist auf dem Weg nach Norden. Ein Produkt dieser
Plattenkonvergenz im Verlauf von Mesozoikum und
Kanozoikum ist das alpidische Orogen, welches von
den Pyrenden und Alpen im Westen iiber Karpa-
ten, das tiirkische und persische Hochland bis zum
Himalaya im Osten zu verfolgen ist (8 Abb. 11.41).
Siidlich und nérdlich des Orogens existieren noch

nicht zugeschobene Restmeere, wie das Mittelmeer,
das aus mehreren Miniplatten, teilweise mit ozeani-
scher Lithosphire, besteht. Von anderen ehemali-
gen Ozeanbecken, welche zwischen den konvergie-
renden Kontinentalplatten existierten, wie z. B. die
Tethys (8 Abb. 14.4), sind nur noch Spuren in Form
von ophiolithfithrenden Suturen tibrig (8 Abb. 10.12).
Auch der zirkumpazifische Raum ist seit dem Meso-
zoikum bis heute von starker Konvergenz gekenn-
zeichnet. Die pazifischen Platten transportierten eine
Reihe von Terranen an den Westrand Nordamerikas
(B Abb.10.17). Die Kruste unter den Anden am West-
rand Stidamerikas erfuhr im Kanozoikum, neben
Zuwachs durch Magmatite, hauptsachlich durch
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220 Ma
Trias
Superkontinent
Pangéa

120 Ma
Unterkreide

60 Ma
Kénozoikum
(Paldozan)

40 Ma- 10° Jahre .'
Paldogen
(Eozan)

B Abb.14.5 Der Zerfall des Superkontinents Pangda (vgl. @ Abb. 14.4) (Bildrechte: nach Smith et al. 1982)
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B Abb.14.7 Sr-lsotopenkurve des Meerwassers und ausgewihlte geotektonische Ereignisse. Bestimmungen der 8Sr/86Sr-
Isotopenverhaltnisse in Karbonatgesteinen und karbonatischen Fossilschalen erlauben die Konstruktion einer Verlaufskurve des
87Sr/86Sr-Verhéltnisses im Meerwasser fiir das Phanerozoikum. Das Verhéltnis steht hierbei als Vertreter (,Proxy’) fir das relative
Gewicht der Eintrage aus dem Erdmantel (vertreten durch die Prozesse des ,seafloor spreading’) und der Kruste (gegeben

durch die kontinentale Denudation) (> Kasten 12.2). Fiir das Meerwasser lasst sich daher folgende Beziehung herstellen: Durch
Erosion der kontinentalen Kruste, die im Durchschnitt hohe 87Sr/86Sr-Werte hat, wird dem Meer Detritus mit entsprechend
hohen Sr-Isotopenverhiltnissen zugefihrt. Im Zuge des ,sea floor spreading’ und den assoziierten hydrothermalen Prozessen
einschlieBlich der Ozeanbodenmetamorphose findet ein Eintrag von Stoffen mit niedrigen 8Sr/86Sr-Verhiltnissen in die Ozeane
statt. Das Meerwasser wird demnach immer eine Mischzusammensetzung haben, die das relative Gewicht der Eintrédge aus
beiden Prozessen widerspiegelt. In diesem Sinne werden hohe 87Sr/80Sr-Verhiltnisse im Meerwasser als Ausdruck groBrdumiger
und groBvolumiger Denudationsprozesse kontinentaler Kruste interpretiert, die mit bedeutenden Orogenesen sowie hohen
Niederschlags- und Denudationsraten in Zusammenhang gebracht werden. Der betonte Anstieg der 87Sr/86Sr-Kurve im
Kanozoikum gilt als Ausdruck der alpidischen Orogenese im weitesten Sinne, also der Kollisionen Afrikas und Indias mit Eurasia,
sowie der andinen Gebirgsbildung. Demgegentiber stehen in der Erdgeschichte Zeiten verminderter orogener Aktivitat,

wie z. B.in Jura und Kreide. In diesen Zeiten unterlagen die Kontinente einer abgeschwachten Denudation, daher nahm

das entsprechende krustale Signal im Meerwasser ab. Zur gleichen Zeit waren erhéhte Spreizungsraten des Meeresbodens
Ausdruck des Zerfalls von Pangaa. Hier verschiebt der mantelbetonte Magmatismus die 87Sr/%6Sr-Isotopensignatur im

Meerwasser zu niedrigeren Werten (Bildrechte: nach Veizer 1989)

Auf- und Uberschiebungen senkrecht zum Plat-
tenrand eine enorme Verdickung von bis zu 80 km
(8 Abb. 11.37).

Der Atlantik ist eine bedeutende Dehnungszone
im Mesozoikum-Kéinozoikum. Bereits in der Trias
trennten sich Nordamerika und NW-Afrika vonei-
nander. Im Jura und in der Kreide 6ffnete sich der
Siidatlantik sowie der siidliche Nordatlantik west-
lich der Iberischen Halbinsel, spéiter im Kdnozoi-
kum der Nordatlantik. Hier wurde zuerst die Lab-
radorstrafSe zwischen Nordamerika und Gronland
geoftnet. Diese Dehnung endete dann im mittle-
ren Kdnozoikum und eine neue Riftzone zwischen
Gronland und Europa bildete sich aus (8 Abb. 14.5).
Die Offnung des Nordatlantiks spielt neben der
Norddrift Afrikas die wichtigste Rolle in der
jungen tektonischen Entwicklung Europas (vgl. z. B.
B Abb. 12.27).

14.2 Lithospharische Zyklen

Das Phanerozoikum war also von einem plattentek-
tonischen Grof3zyklus, dem Aufbau und Zerfall von
Pangia, gekennzeichnet und durch eine Reihe von
Orogenesen gegliedert (vgl. auch @ Abb. 14.7). Vor
ca. 1,1 Ga existierte der Superkontinent Rodinia,
mit Laurentia im Zentrum. Rodinia zerfiel im
Verlauf des Jungproterozoikums. Einige seiner
Bruchstiicke fiigten sich am Ende des Prakamb-
riums zum Groffkontinent Gondwana zusammen
(B8 Abb. 14.5). Altersbestimmungen (» Kasten 14.1)
an proterozoischen und archaischen Gesteinen
lassen vermuten, dass im Prakambrium drei Super-
kontinente entstanden und wieder zerbrachen
(8 Abb. 14.9). Insgesamt haben also im Verlauf der
Erdentwicklung mindestens 5 Superkontinentzyk-
len stattgefunden.
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Kasten 14.1 Isotopengeochemische Altersbestimmung

Bis in die Mitte des 20. Jh. war eine absolute
Altersbestimmung von Gesteinen oder geologischen
Ereignissen nicht moglich. Allerdings hatte man schon
langer eine sehr genaue Vorstellung von der relativen
Abfolge von Gesteinen und Fossilien sowie von
geologischen Prozessen. Auf dieser Basis wurde bereits im
18.und 19. Jh. eine relative Zeitskala aufgestellt, die heute
noch gliltig ist (B Abb. 1.6 und » Abschn. 7.4). In diesem
Kasten werden die wichtigsten Methoden der absoluten
Altersbestimmung vorgestellt.

Der Zerfall eines radioaktiven Isotops ist ein zufélliges
Ereignis, das unabhéngig von der Nachbarschaft anderer
Atome oder von dufBeren physikalischen Bedingungen
stattfindet. Die Wahrscheinlichkeit des Zerfallsereignisses
wird lediglich von der internen Struktur des Atomkerns
bestimmt. Diese als Zerfallskonstante (A) bezeichnete
Wahrscheinlichkeit ist fir jedes Isotop verschieden.
Jedes radioaktive Isotop hat somit eine charakteristische
Zerfallsrate, die als Halbwertszeit “1/2) bezeichnet wird.
t,» ist der Zeitpunkt, an dem die Halfte der urspriinglich
vorhandenen Isotope zerfallen ist. Die Beziehung
zwischen Zerfallskonstante und Halbwertszeit ist:

— )1
Uy = 05l Gl.14.1

Die Radioaktivitat bestimmter Isotope mit
Halbwertszeiten zwischen 10° und 10'" Jahren lasst
sich zur Datierung von geologischen Ereignissen
nutzen (B Tab. 14.2). Die radiometrische oder
isotopengeochemische Datierung ist, im Gegensatz
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zur Biostratigrafie, eine absolute Altersbestimmung.

Das Ergebnis ist ein Alter, zu dem ein Fehlerbereich
angegeben wird (meist die Standardabweichung 20).

Ein Alter von 265 + 3 Ma z. B. bedeutet, dass das datierte
Ereignis mit hoher Wahrscheinlichkeit in einem Zeitraum
zwischen 262 und 268 Ma vor heute stattgefunden hat.
Beispielsweise nutzt man bei der Rb-Sr-Methode den
Zerfall des Mutterisotops 8’Rb zum Tochterisotop 87Sr.
Kiihlt ein Granitmagma ab, kann Biotit wachsen, der das
Spurenelement Rb in sein Kristallgitter einbaut. Unterhalb
von 320 °C ist das Kristallsystem des Biotits flir den
Austausch von Rb mit der Kristallumgebung geschlossen.
Der Zeitpunkt t der SchlieBung des Kristallsystems lasst

sich mit

t=

A~1In(1+ D/M)

Gl.14.2

berechnen. M, die Anzahl der heute noch vorhandenen
Mutterisotope, und D, die Anzahl der Tochterisotope,
lassen sich mit einem Massenspektrometer bestimmen.
Dabei muss allerdings mit einem bestimmten Verfahren
dem Umstand Rechnung getragen werden, dass der
Kristall bei seinem Wachstum auch schon &’Sr einbaut hat.
Der Zerfall bestimmter radioaktiver Isotope, wie

z.B. 238U, findet tiber eine Reihe von radioaktiven
Zwischenprodukten statt (B Tab. 14.2). Uran wird in
Spuren in Zirkon eingebaut (Zr[SiO,,]). U-Pb-Datierungen
an Zirkon haben sich zu einer besonders verldsslichen
Methode entwickelt, da Zirkon in vielen magmatischen
Gesteinen als akzessorisches Mineral (<1 %) vorkommt

B Tab. 14.2 Einige radioaktive Isotope, die fir die radiometrische Datierung wichtig sind (nach Geyh &

Schleicher 1990)

Mutterisotop  Tochterisotop  Halbwertszeit

(in Jahren)
2Ry 206ppy* 4468 x 106
87Rb 875y 48.800 x 105
1475m 143Nd 106.000 x 10°
40K 4O0Ar 11.900 x 106
e 14N 5730

*Endglied einer Zerfallsreihe

Altersbereich
(in Jahren)

107 - 4,6 x 10°
107 - 4,6 x 10°
108-4,6 x 10°

5x10%-
4,6 x10°

102-12,5x 104

Datierbares Material

Zirkon, U-haltige Minerale
Glimmer, K-Feldspat, Gesamtgestein
Granat, Hornblende, Plagioklas

Glimmer, Amphibol, lllit,
Gesamtgestein

C-haltige biogene Materialien,
Karbonatsedimente sowie CO, geldst
in Grund- und Meerwasser und Eis
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und weil er gegen postmagmatische Prozesse wie
Verwitterung, Diagenese und hydrothermale Alteration
weitgehend resistent ist (B8 Abb. 8.11 und 14.8).

Neben den Mutter-/Tochterisotopen-Methoden wird

die Spaltspurenmethode zur Datierung geologischer
Prozesse eingesetzt. Die spontane Kernspaltung von
238 hat eine extrem niedrige Zerfallskonstante von

8,46 x 10717 a”!. Spaltet sich ein 238U-Isotop in einem
Kristall, bewegen sich die Spaltprodukte mit gro3er
Energie und erzeugen Spuren der Zerstérung. In
uranhaltigen Mineralen lassen sich diese Spuren durch
Anédtzung sichtbar machen und auszahlen. Die Anzahl
der Spaltspuren ist also ein Ma@ fiir das Alter. Allerdings
werden die Spuren wieder ausgelscht (,verheilt”), wenn
der Kristall Giber eine bestimmte Temperatur erwarmt wird
(die Zeitdauer der Erwarmung ist hierbei ein Faktor). Fir
Apatit (Ca;[PO,];[OH,F,CI], Uran in Spuren) z. B. liegt diese
Temperatur bei ca. 100 °C. Somit kann beispielsweise

der Zeitpunkt bestimmt werden, zu dem ein Apatit
fuhrender Granit endgliltig unter 100 °C abgekiihlt ist.
Die Spaltspurenmethode wird haufig zur Bestimmung
des Zeitpunkts der Exhumierung, also der Heraushebung
von Krustenblocken genutzt. Eine kombinierte

Spaltspurenanalyse von Apatit und anderen Mineralen mit
unterschiedlichen Heilungstemperaturen kann zu einer
detaillierten Rekonstruktion der thermischen Entwicklung
eines Gesteins seit seiner Entstehung fihren (vgl. p-T-t-
Pfade von Orogenesen, @ Abb. 13.16).

Die Datierung jiingster geologischer Ereignisse ist

mit den klassischen isotopengeochemischen und
biostratigrafischen Methoden nicht mdglich, da die
Halbwertszeiten der meisten radiogenen Elemente

zu lang sind bzw. die biostratigrafische Auflésung

zu gering ist. Das radioaktive Isotop '* C, welches in

der oberen Atmosphére aus '#N durch kosmischen
Neutronenbeschuss entsteht, hat eine Halbwertszeit

von nur 5730 Jahren. Das'# /12 C-Verhiltnis in der
Atmosphére ist i. W. konstant und bekannt. Allerdings
unterliegt es bisweilen Schwankungen, die an
Intensitatsanderungen der auf die Atmosphare treffenden
kosmischen Strahlung gekoppelt sind (dazu mehr in

» Kasten 15.2). Steht ein System nicht mehr im Austausch
mit der Atmosphare oder der an sie gekoppelten
Hydrosphare, wird das 14 C/'2 C-Verhéltnis in dem

System mit der Zeit kleiner. Somit kann anhand von
C-Isotopen-Messungen (Massenmessung oder Messung

O Abb. 14.8 Das linke Foto zeigt zwei in Kunstharz eingebettete Zirkone mit Einschliissen im Durchlichtmikroskop.
Das rechte Bild zeigt eine Auflichtaufnahme derselben Zirkone, nachdem sie auf die Halfte heruntergeschliffen worden
sind. Die Pfeile zeigen auf 25 um grof3e Krater, die durch einen lonenstrahl in die Zirkone gebrannt worden sind. Das
beim lonenbeschuss verdampfende Zirkonmaterial, mit ihm Pb- und U-Isotope, wird einem Massenspektrometer

zur Messung zugefiihrt. Solche Einzelkornanalysen an bis zu 50 Zirkonen einer Probe ergeben sehr verlassliche
radiometrische Alter. Die abgebildeten 251,2 + 3,4 Ma alten Zirkone stammen aus einem Tuff, der in die Meishan-
Abfolge in China, direkt liber der angenommenen Perm-Trias-Grenze, eingeschaltet ist. Diese radiometrischen
Datierungen haben groBe Bedeutung fiir die Errichtung der Internationalen Chronostratigrafischen Referenzskala

(vgl. @ Abb. 1.6) (Bildrechte: Fotos J. Claoue-Long)
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der Radioaktivitat) der Zeitpunkt rekonstruiert werden,
seitdem ein System, also ein Lebewesen, ein Kristall

oder eine Flussigkeit, kein ,frisches” C mehr eingebaut
hat. Mit der ' C-Methode lassen sich alle Kohlenstoff
enthaltenden Materialien, wie Pflanzenreste, Knochen,
Muschelschalen und Karbonatminerale, aber auch CO, im
Meer- und Grundwasser und im Gletschereis, bis zu einem
Alter von ca. 125 ka datieren. Diese Methode kommt

auch bei der Altersbestimmung fossiler Grundwasser

zum Einsatz (» Abschn. 4.1). Der Zeitpunkt eines

Ein moglicher Motor dieser Zyklizitit ist im Erdin-
nern zu suchen. Die Erde gibt Wirme nach auflen ab.
Kontinentale Lithosphére ist ein schlechterer War-
meleiter als ozeanische Lithosphire. Somit ist unter
einer groflen kontinentalen Lithosphire (Superkon-
tinent) ein Wiarmestau zu erwarten. Don Anderson
nahm 1982 in seiner Theorie der kontinentalen Iso-
lierung an, dass der Mantel, als Folge des Warmestaus
unter der Kontinentalmasse, mit der Ausbildung
eines Konvektionssystems reagiert, welches unter
dem Superkontinent zur Konzentration aufsteigen-
der Manteldiapire fithrt. Dies fithrt zu kontinentalem
Rifting (» Abschn. 10.2) und schlief}lich zum Aus-
einanderbrechen des Superkontinents. Nach dieser
Theorie beginnt also ein orogener Grof3zyklus mit
dem Auseinanderbrechen eines Superkontinents und
der Entstehung von ozeanischen Becken und endet
mit dem Aufbau eines neuen Superkontinents. Der
Hohepunkt orogener Titigkeit, der sich in einer Kon-
zentrierung von radiometrischen Altern magmati-
scher und metamorpher Prozesse manifestiert, fallt
hierbei in die Aufbauphase (8 Abb. 14.4).

Das Studium der magnetischen Streifenmus-
ter des Meeresbodens zeigt, dass die Spreadingge-
schwindigkeiten der Mittelozeanischen Riicken
ebenfalls einer Variation unterliegen (» Abschn. 9.3
und 10.2). Fiir die Kreide, als der Zerfall von Pangia
in vollem Gange war, wurden die grofiten Spreading-
raten gemessen. Demgegeniiber nimmt man an, dass
die Lange der Mittelozeanischen Riicken und ihre
mittlere Spreadingrate in der permotriassischen
Panthalassa (dem Ozean, der Pangida umspiilte)
klein war. Es wird deutlich, dass die lithosphérische
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Vulkanausbruchs kann mithilfe einer 14 C-Datierung von
verkohltem Holz an der Basis einer Lava datiert werden.
Insgesamt wurde fiir die Datierung neogener und
quartdrer Materialien und Ereignisse eine Fille

von Methoden entwickelt, die von kosmogenen
Radionukliden (wie eben 14 C) (iber Ungleichgewichte
in der U-Zerfallsreihe (z. B. 23°Th-Uberschuss),
Strahlungsschaden (z. B. Spaltspuren und
Thermolumineszenz) bis zu chemischen Methoden
reicht.

ZyKklizitdt eng an die astheno- und mesosphérische
Dynamik gekoppelt ist (die Kopplung der exogenen
Sphiéren an die Manteldynamik wird in » Kap. 15
aufgegriffen).

Es ist moglich, dass die kontinentale Isolierung
durch Superkontinente nicht der einzige Kont-
rollmechanismus der lithosphiarischen Zyklen ist.
Beispielsweise diskutierte Andrew Glikson (2001)
die Idee, dass die Einschlidge sehr grofler Meteo-
rite (Bolide) zu einer Perturbation des Erdinnern
fihren und somit kosmische Ereignisse die Erd-
entwicklung mitgestalten. Eine andere Frage ist
die Kern-Mantel-Kopplung: Ein stark konvektie-
render Mantel, z. B. wihrend der Zerfallsphase
eines Superkontinents, fithrt die Warme des Kerns
besser ab. Wie der Kern und das von ihm erzeugte
Magnetfeld darauf reagiert, ist noch nicht geklart.
Moglicherweise ist die Geschichte der Kern-Man-
tel-Kopplung in der magnetostratigrafischen Zeit-
skala dokumentiert (8 Abb.9.21). Einige markante
Elemente der Skala stimmen zeitlich mit lithospha-
rischen Ereignissen {iberein. Der Ubergang von der
langen permokarbonen revers polarisierten Super-
chrone (PC-R) zur permotriassischen gemischten
Superchrone (PTr-M) fand z. B. vor ca. 265 Ma
statt, in einem Moment, in dem die kontinentale
Isolierung des Mantels durch Pangda ihren Hohe-
punkt gehabt haben dirfte. Weiterhin féllt die
unterkretazische ,magnetic quiet zone‘ von tiber
40 Ma Dauer (8 Abb. 9.21) mit dem Hohepunkt
des Pangidazerfalls zusammen, der von hohen
Spreadingraten an den Mittelozeanischen Riicken
gekennzeichnet war.
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Das Wachstum der Kontinente
und die prakambrische
Krustenentwicklung

14.3

Aus dem Vorangegangenen ergibt sich die Frage, ob
bei diesen lithosphérischen Grofzyklen immer nur
bestehende Kontinentalfragmente hin- und herge-
schoben werden, oder ob und wie der Anteil an kon-
tinentaler Lithosphére im Verlauf der Erdgeschichte
zugenommen hat. Im Archaikum wurde kontinen-
tale Kruste vermutlich i. W. durch magmatische Pro-
zesse gebildet, die an Manteldiapire gebunden waren
(s. u.). Die Modellvorstellungen zum Beginn der
»modernen Plattentektonik (mit typischen Merk-
malen wie Blauschiefer-Fazies, Eklogit und Ophioli-
ten) sind in Diskussion und variieren zwischen 3 und
1 Ga. Neue kontinentale Lithosphire entsteht durch
drei plattentektonische Prozesse:
Ozeanische Inselbogen und ozeanische
Intraplatten-Vulkankomplexe werden an einen
Kontinentalrand angeschweif3t (tektonische
Akkretion) (8 Abb. 10.17).
Kontinentale Lithosphiare wird durch Rifting
oder Transtension stark gedehnt und die entste-
hende Liicke wird durch Mantelmagmatite
aufgefillt (8 Abb. 10.5).
Magmatismus am Kontinentalrand (iiber einer
Subduktionszone) oder im Innern eines Konti-
nents fordert Mantelmaterial und vergrofiert so
das Krustenvolumen (8 Abb. 10.16 und 14.15).

Alle drei Prozesse beruhen letztendlich auf der For-
derung von Mantelmagmen, bei deren Entstehung
und Differentiation vor allem SiO,, Al,O,, CaO,
TiO,, K,O und Na,O in der Kruste angereichert
werden (vgl. Zusammensetzung von Kruste und
Mantel in @ Tab.9.3).

Wird und wurde kontinentale Lithosphare auch
zerstort, d. h. in den unteren Mantel recycelt? Als
Plattenstiick ist die kontinentale Lithosphire zu
leicht, um dauerhaft in den Mantel herabgezogen zu
werden (B Tab.9.2). Esist allerdings mit einem direk-
ten Stoffaustausch (Metasomatose) an der Grenze
Lithosphire-Asthenosphire zu rechnen. Es werden
auch Delaminationsvorgénge in orogenen Zonen
diskutiert, bei denen der untere schwere Teil der kon-
tinentalen Lithosphire, also der obere Mantel, von

100
Kurve des minimalen L
Krustenwachstums
~ 160
%
20
T T T T
4 & 2 1 0

B Abb.14.10 Minimumkurve des Wachstums kontinentaler
Kruste im Verlauf der Erdgeschichte, abgeleitet aus Sm-
Nd-Verweilaltern klastischer Sedimente. 100 % entspricht
dem heutigen Krustenvolumen. Der tatsachliche Verlauf
des Wachstums kann etwas oberhalb der gezeigten Kurve
liegen, falls Recycling kontinentaler Kruste in den Mantel
eine groBere Rolle gespielt hat (s. Text). Der steile Anstieg
der Kurve im zentralen Teil zeigt, dass im Zeitraum 2,5 bis

1 Ga (jungeres Archaikum - Altproterozoikum) der stéarkste
Zuwachs kontinentaler Lithosphére (ca. 60 %) stattgefunden
hat (s. B Abb. 14.9b). Der Verlauf des Krustenzuwachses ist
immer noch in Diskussion, daher gibt es andere Modelle mit
z.T. stark abweichendem Kurvenverlauf (Bildrechte: nach
O'Nions 1992)

der Kruste abgeschert wird und, von Asthenosphire
umflossen, in den Mantel herabsinkt. Die besonders
leichte kontinentale Kruste ist nur iiber den Umweg
ihrer Erosionsprodukte zu recyceln. Isotopengeo-
chemische Analysen von Mantelmagmatiten und
-xenolithen lassen vermuten, dass moglicherweise
bis zu 30 % der terrigenen Sedimente, die auf der
ozeanischen Kruste liegen oder die in die Tiefsee-
rinne geschiittet werden, durch Subduktion in den
Mantel gelangen.

Ein Blick auf den Globus und auf @ Abb. 14.9b
und 14.10 zeigt, dass insgesamt das Recycling konti-
nentaler Lithosphiare im Vergleich zu ihrem Wachs-
tum in der Erdentwicklung zuriickgeblieben ist.
Allerdings wurde der Krustenzuwachs seit dem Pré-
kambrium deutlich langsamer. Das Wachstum kon-
tinentaler Kruste ist also ein gerichteter Prozess in
der Erdentwicklung. Damit einhergehend fand eine
Verarmung des Mantels an denjenigen Haupt- und
Spurenelementen statt, die die kontinentale Kruste
aufbauen (lithophile Elemente, » Kasten 12.2).
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B Abb.14.9 (a) Vorkommen archaischer Gesteine (Bildrechte: nach Condie 1997). (b) Verbreitung prakambrischer und
phanerozoischer juveniler (also neu gebildeter) Kruste in einer flichentreuen Darstellung (nach Condie 1997)
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14.3.1 Archaikum

Das ca. 1,3 Ga wiahrende Archaikum ist ein faszinie-
render Abschnitt der Erdentwicklung (8 Abb. 1.6).
Nachdem im Hadeum das Geschehen von der Kern-
Mantel-Trennung und vom starken Beschuss durch
kosmische Korper bestimmt war (» Abschn. 9.1),
begann im Archaikum die eigenstindige Entwick-
lung der Erde. Fiir ihre duf8eren Sphéren beinhal-
tet diese solche fundamentalen Vorgéinge wie die
Bildung der ersten kontinentalen Kruste, eines Uro-
zeans und einer Atmosphire, sowie die Entstehung
des Lebens (vgl. » Kap. 7). Im Archaikum sind also
die entscheidenden Weichen fiir Prozesse gestellt
worden, die die Entwicklung unseres Planeten von
der seiner Nachbarn Venus und Mars unterscheidet.

Die radiometrische Datierung der éltesten
Gesteine ergab 3,8-4,0 Ga (z. B. Isua Metamor-
phic Complex in Gronland, @ Abb. 14.11; siche
auch @ Abb. 14.9). Einzelne detritische Zirkone, die
in Sedimenten in den Jack Hills in Westaustralien
vorkommen, haben sogar Alter zwischen 4,1 und
4,4 Ga. Die metamorphe vulkanisch-sedimentére
Abfolge von Isua belegt, dass es vor rund 3,8 Ga, also
am Beginn des Archaikums, flieSendes Wasser gab
und dass damals Land existierte, von dem die Gerolle
stammten. Auch schon die dltesten Zirkone enthalten
die geochemische Information, dass es vor 4.36 Ga
Wasser und Verwitterung gab. Der Anteil archaischer
Kruste am Aufbau der heutigen Kontinente betrigt
ca. 36 %. In diese Zahl gehen Oberflichenaufschliisse
und durch jiingere Sedimente verhiillte Gebiete ein
(B Abb. 14.9). Am Ende des Praikambriums waren
bereits rund 87 % des heutigen Kontinentvolumens
gebildet worden (B Abb. 14.10). Wie ist nun die erste
kontinentale Kruste aufgebaut und entstanden?

Archaische kontinentale Kruste besteht i. W. aus
drei Gesteinseinheiten:

Das grofite Volumen nehmen amphibolit- bis

granulitfazielle Orthogneise ein, deren

magmatische Edukte der TTG-Suite angehoren

(TTG = Tonalit-Trondjhemit-Granodiorit,

B Abb. 12.3).

Die Griinsteingiirtel sind aus méchtigen

Abfolgen von metamorphen kalkalkalischen

Vulkaniten und Sedimenten aufgebaut. Ein

Teil der Laven sind sogenannte Komatiite,

ultramafische Magmen mit >20 % MgO, die
bei hohen Temperaturen (1600 °C) aus dem
Mantel geschmolzen wurden (8 Tab. 12.2).
Komatiitlaven zeigen hdufig ein Spinifexgefiige
(,spinifex texture, der Name ist von einer
australischen Grasart abgeleitet), das aus
langen, ineinander verwachsenen Olivin-
einsprenglingen besteht. Man nimmt fir

den archaischen Mantel 200-400 °C héhere
Temperaturen als fiir den modernen Mantel
an. Die Gesteine sind i. d. R. griinschiefer-
faziell iberpragt (daher der Name!) und stark
deformiert (8 Abb. 14.11).

Granitoide Plutone und Sills der TTG-Suite.

Heute findet man die Orthogneisdome von stark
gefalteten Griinsteingiirteln umgeben. Fiir den
nordwestaustralischen Pilbara-Block (8 Abb. 14.9a)
nimmt man folgende Entwicklung an: Zunéchst ent-
steht ein >10 km maéchtiger Stapel von ultrabasi-
schen bis basischen Vulkaniten. In einem zweiten
Stadium bilden sich auch differenzierte Schmelzen,
die als Batholithe in der Kruste Platz nehmen und als
Ignimbrite und Laven auf den basischen Laven aus-
flieflen. In der heifen archaischen Kruste blieben die
Intrusionen hochduktil und stiegen aufgrund der
vorliegenden Dichteinversion (geringdichte Granit-
oide unter dichten Lavastapeln) langsam diapirar-
tig in die vulkanosedimentaren Abfolgen auf und
falteten diese zusammen. Spite Granitoide nahmen
posttektonisch Platz. Andere Modellvorstellungen
hingegen sind stirker an der modernen Plattentek-
tonik orientiert. Sie gehen von einer mehrphasigen
kompressiven Deformation unter Ausbildung von
Uberschiebungszonen und Decken aus, die zu der
charakteristischen archaischen Krustenstruktur
gefithrt haben.

Der fritharchaische Erdmantel war vermutlich
aufgrund des hohen Wirmeflusses von einer ver-
gleichsweise heftigen Konvektion mit vielen Man-
teldiapiren gekennzeichnet. Die frithe archaische
Kruste wurde aus Magmatiten aufgebaut, deren
Magmen als Mantelteilschmelzen iiber den Man-
teldiapiren entstanden. Hierbei spielte wahrschein-
lich die Anlagerung von Magmatiten an die Basis der
jungen Kruste eine wichtige Rolle (;magmatic under-
plating’). Ahnlich wie heute in Island, diirften sich
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B Abb.14.12 Spekulatives Modell der frithen kontinentalen Kruste im Archaikum (Bildrechte: nach Kroner 1991)

die SiO,-reichen Magmatite in diesen ersten Krus-
teninseln direkt durch Differentiation aus SiO,-
armen Magmen und durch Anatexis unterkrustaler
Gesteine gebildet haben (B Abb. 14.12). Die heftige
Mantelkonvektion hat die Krusteninseln zu grofie-
ren Kontinenten zusammengeschoben und dabei
ihre Gesteine intensiv deformiert. Schwere mafi-
sche bis ultramafische Kruste ist wahrscheinlich
im Bereich abwirtsgerichteter Mantelkonvektions-
strome hinabgesunken und zerstort worden. Archai-
sche Dynamik unterschied sich also deutlich von der
Plattentektonik, die seit dem Altproterozoikum bis
heute wirksam ist (@ Abb. 14.13).

14.3.2 Proterozoikum

Die Archaikum-Proterozoikum-Grenze ist am
Beginn des 20. Jh., also lange vor den ersten ver-
lasslichen radiometrischen Altersbestimmungen
(» Kasten 14.1), in den Bereich des vermehrten

14| 1
12| .
[}

o 1,0 | ) ()
n
~— 08} .
I
= 0,6 |- 4

02 4

1 1 1 1 1 1 1
3,0 2,0 1,0
Alter (Ga)

B Abb. 14.13 Th-Sc-Verhéltnis in feinkdrnigen
Sedimenten liber deren Alter aufgetragen. Die
schwarzen Punkte markieren den Durchschnitt der in den
Rechtecken plottenden Daten. Th ist stark inkompatibel,
Sc dagegen stark kompatibel (vgl. » Kasten 12.2).

Dieses Diagramm verdeutlicht den starken Sprung

von primitiver archaischer zu stérker differenzierter
postarchaischer Oberkruste (Bildrechte: aus Taylor &
McLennan 1985)
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B Abb.14.14 Chronostratigrafische
Provinzen des Baltischen

Schildes. Die Zahlen préasentieren

die vorherrschenden Alter

der Metamorphose bzw. des
Magmatismus (Bildrechte: stark
vereinfacht nach Gaal & Gorbatschev

1987) Stdwest-

Skandinavische
Domaine
1.8- 0.9 Ga

Auftretens von Lebensspuren gelegt worden (Pro-
terozoikum = frithestes Leben). Die heutige Sicht
zeigt, dass die Grenze Archaikum-Proterozoikum
bei 2,5 Ga eher den Hohepunkt einer Entwicklungs-
phase, namlich den groiten Krustenwachstums-
schub, markiert (8 Abb. 14.10). Im jiingeren Archai-
kum und im Altproterozoikum entstanden ca. 60 %
der heutigen kontinentalen Kruste. Einige prakamb-
rische Schilde zeigen regelrechte krustale Anwachs-
streifen (B Abb. 14.14 und 14.15). Verschiedene
Anhaltspunkte sprechen dafiir, dass an der Grenze
Archaikum-Proterozoikum der erste Superkontinent
existierte. Radiometrische Datierungen von magma-
tischen und metamorphen Ereignissen lassen vermu-
ten, dass im Verlauf des Proterozoikums zwei weitere
Superkontinente entstanden und zerbrachen (1,6 bis
1,4 Gaund um 1,1 Ga).

Die klimatische Entwicklung von einem Treib-
haus im frithen Archaikum zu geméfligteren Tem-
peraturen fithrte im spédten Archaikum (~ 2,9 Ga)
zur ersten Vereisung auf der Erde. Eine zweite Ver-
eisung im Altproterozoikum (~ 2,3 Ga) ist durch
zahlreiche Aufschliisse mit Gletscherstriemen,

367

Transskandinavischer
magmatischer Gurtel
1./8 -1.6 Ga

Tilliten und Warviten in Nordamerika, aber auch
in Finnland und Stdafrika belegt (8 Abb. 1.6). Im
frithen Proterozoikum war offenbar auch gentigend
biogen produzierter freier Sauerstoff vorhanden,
um die ersten Rotsedimente und hidmatitreichen
Boden auf den Kontinenten entstehen zu lassen
(GOE, » Abschn.4.2 und » Kap. 7). Algen bauten in
den Flachmeeren méachtige stromatolithische Kar-
bonatabfolgen auf (@ Abb. 7.3).

Gebéanderte Eisenerze (,Banded Iron Forma-
tion, BIF) sind chemische Sedimente, die nur im
Prakambrium gebildet wurden (B Abb. 14.16). Die
altesten Vorkommen sind 3,8 Ga alt, die stdrkste
Verbreitung haben die BIF allerdings im frithen
Proterozoikum, wo sie 15 % der bekannten frithpro-
terozoischen Sedimente ausmachen. Das wichtige
Eisenerz ist aus einer Wechsellagerung aus Fe-Oxi-
den und Chert, Dolomit oder Quarzit aufgebaut.
Quelle des Fe diirften die hydrothermalen Kreis-
laufe am Meeresboden sowie fluviatile Losungs-
fracht gewesen sein. Neue Modelle gehen fiir die
BIF-Bildung von einer biogenen Oxidation des Fe?*
durch Cyanobakterien aus (8 Abb. 14.17).
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B Abb.14.15 Modellvorstellung der Krustenneubildung am Rande des altproterozoischen Baltischen Schildes

(vgl. @ Abb. 14.14): (a) In einer ersten Phase (vor ca. 1920 Ma) existierte eine Subduktionszone am archaischen Kontinentalrand,
in den Mantelmagmen in einem Dehnungsregime aufstiegen. (b) Vor ca. 1880 Ma wurde hier die Subduktion blockiert und

es entstand ein Kollisionsorogen mit starker Deformation und begleitendem Magmatismus (Kareliden). Wahrenddessen
bildete sich meerwarts eine neue Subduktionszone, deren Magmen einen ausgedehnten Inselbogen auf ozeanischer Kruste
aufbauten (Svecofenniden). In diesem Beispiel haben die drei in » Abschn. 14.3 genannten Prozesse des Krustenzuwachses
ineinandergegriffen und zur Neubildung kontinentaler Lithosphare gefiihrt (Bildrechte: nach Gaal & Gorbatschev 1987)
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B Abb.14.16 3,5 Ga altes gebandertes Eisenerz, Pilbara in Westaustralien, synsedimentar gestort und gefaltet
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Bildungsmodell (unten) (Bildrechte: nach Bekker et al. 2010)
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Die exogenen Sphiren sind durch vielféltige interne
Wechselwirkungen miteinander verkniipft, dariiber
hinaus sind sie an endogene und extraterrestrische
Prozesse gekoppelt. Diese Kopplung ist bei den Mee-
resspiegelschwankungen und Klimadnderungen
sowie im Kohlenstoftkreislauf besonders deutlich.

15.1 Meeresspiegelschwankungen

Die geologische Uberlieferung enthilt viele Zeug-
nisse fiir Transgressionen und Regressionen des
Meeres, die in Schwankungen der Meeresspiegelhche
begriundet sind (vgl. » Abschn.6.4). Das Versinken
einer erloschenen Vulkaninsel ist fiir einen Beobach-
ter auf dieser Insel mit einem relativen Anstieg des
Meeresspiegels verbunden (8 Abb. 12.47). Eustati-
sche, d. h. weltweite Meeresspiegelschwankungen
hingegen konnen, neben einer temperaturbeding-
ten Volumenveranderung, nur zwei Ursachen haben:
Die Wassermenge oder die Grofle des Weltmeerbe-
ckens wird verdndert.

15.1.1 Glazioeustasie

Auflerhalb der Ozeane, Fliisse und Seen ist Wasser in
der Atmosphire, in der terrestrischen Biomasse, in
den Poren der Sedimente sowie an bestimmte Mine-
rale, i. W. Tonminerale (B8 Tab. 13.1), gebunden. Mog-
licherweise gelangen zu bestimmten Zeiten grof3ere
Wassermengen tiber die Subduktionszonen in den
Mantel und werden zu anderer Zeit durch Hot-Spot-
Vulkanismus den exogenen Sphiren wieder zuge-
fithrt. Abgesehen von diesen Speichern kann dem
Weltmeer Wasser nur durch Bildung von Landeis-
massen entzogen werden. Die Eismassen an Land
und auf See werden bisweilen auch zur Kryosphére
zusammengefasst. Auf dem Hohepunkt der letzten
Eiszeit vor ca. 20 ka (B Abb. 2.6) lag der Meeresspiegel
130 m tiefer als heute (siehe » Kasten 15.1). Die Elbe
und der Rhein miindeten damals bei den Dogger-
banken, ostlich der Britischen Inseln (8 Abb. 6.32).
Wiirden alle heutigen Gletscher abschmelzen, wiirde
das Meer um 56 m ansteigen! Solche durch die Eiszei-
ten verursachten Meeresspiegelschwankungen nennt
man glazioeustatisch. Sie konnen erhebliche Verla-
gerungen der Kiistenlinien verursachen. Neben dem

Eisvolumen tragt auch die Erwdarmung bzw. Abkiih-
lung der oberen Meeresschichten zur Meeresspiegel-
schwankung bei (8 Abb. 15.1; mehr zu Vereisungen
in » Abschn. 15.2).

Die sedimentire Uberlieferung dokumentiert
sieben grofle Vereisungen im Verlauf der Erdge-
schichte (8 Abb. 1.6). Die mit den Vereisungen ver-
bundene ausgeprigte Variation der Landeismasse ist
eine plausible Ursache fiir die beobachteten eustati-
schen Zyklen der 4. und 5. Ordnung in den jewei-
ligen Vereisungszeiten (8 Abb. 15.2). Allerdings ist
die Erkldrung dieser Zyklen fiir die Zeiten, die zwi-
schen den grofien Vereisungen liegen, weiterhin
problematisch.

15.1.2 Eustasie und Plattentektonik

Die Grofle des Weltmeerbeckens wird vor allem

durch die in » Abschn. 14.2 beschriebenen orogenen

Grof3zyklen beeinflusst. Hierbei spielen vier Prozesse

eine wichtige Rolle:

1. Tektonisch bedingtes Abschniiren von
Randmeeren: Zum Beispiel wurde vor ca.

6 Ma voriibergehend die Verbindung zwischen
dem Atlantik und dem Mittelmeer unter-
brochen. Dadurch verliefen die eustatischen
Schwankungen des Weltmeeres aufgrund

des fehlenden Mittelmeerbeckens etwas
ausgepragter. Aulerdem fiihrte die anschlie-
Bende totale Evaporation des Mittelmeeres
(Messinisches Ereignis, » Abschn.6.4) zu einem
eustatischen Anstieg des Weltmeeres. Einen
vergleichbaren Effekt, wenn auch von gerin-
gerer Wirkung, erzeugt die Entstehung eines
groflen Sees, in dem Wasser aus dem alluvialen
System abgezweigt wird.

2. Superkontinente haben eine kleinere Schelf-
flache als die Summe der einzelnen Teilkon-
tinente. Das Weltmeer kann also in Zeiten
nach dem Zerfall bzw. vor dem Aufbau eines
Superkontinents mehr flachmarine Gebiete
fluten.

3. Die Mittelozeanischen Riicken liegen in ca.

2,5 km Meerestiefe (B Abb. 6.1). Ein schnell
spreizender Riicken nimmt ein gréfleres
Volumen ein als ein langsam spreizender und
verdringt somit mehr Wasser (8 Abb. 15.3).
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B Abb.15.1 Der eustatische Anstieg des Meeresspiegels: Der dreijahrige Durchschnitt von 23 Gezeitenmessstationen (links)

zeigt einen globalen Anstieg des Meeresspiegels um ca. 20 cm seit 1880 (Church & White 2006); rechts sind die Ergebnisse
einer Modellrechnung angefiigt, die die Anteile des prognostizierten Meeresspiegelanstieges unter der Annahme einer
fortschreitenden Temperaturerh6hung bis zum Jahr 2100 zeigen. Neben dem Abschmelzen der Landeismassen ist die mit der
Erwdrmung verbundene Volumenzunahme der oberen Meeresschichten bedeutend (Bildrechte: aus Warrick et al. 1996)

auch die eustatischen Signale langsam, aber u. U.
stark ausgeprégt. Es sind Zyklen der ersten Ordnung,
die typischerweise 40-50 Ma dauern (8 Abb. 15.2).

Der grofSe unterkretazische Meeresspiegel-
anstieg hat seine Ursache in den hohen
Spreadingraten der Mittelozeanischen Riicken,
die mit der Hauptzerfallsphase von Pangia
verbunden waren (8 Abb. 10.9).

4. Inder Zerfallsphase eines Superkontinents ist
die Gesamtlidnge der Mittelozeanischen Ricken
grofler, weil die Fragmente kontinentaler
Lithosphire entlang neu entstandener Riicken
auseinanderdriften. Der resultierende Meeres-
spiegelanstieg lauft dem unter (2) genannten
Effekt entgegen.

15.1.3 Eustasie und Sedimentation

Die eustatischen Meeresspiegelschwankungen ver-
schiedener Ordnung verstérken bzw. schwéchen sich
gegenseitig und resultieren in einer komplexen eu-
statischen Kurve (8 Abb. 14.4). An der Kiiste tiber-
tragt sich das Signal in periodische Verlagerungen
der Kiistenlinie, also Transgressionen und Regres-

Bis auf die Abschniirung von Randmeeren, die in
geologisch kurzen Zeitrdumen erfolgen kann, sind
die genannten lithosphérischen Prozesse und damit

sionen (» Abschn. 6.4). In einem bestimmten Gebiet
werden die eustatischen Signale u. U. durch regionale
Effekte tiberlagert. Hierzu zdhlen z. B. Autheizung
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B Abb.15.2 Zeitdauer, GroBe und mogliche Ursachen von Meeresspiegelschwankungen. Jede einzelne Ursache kann die
Effekte der anderen Ursachen verstarken oder abschwédchen. Somit ist die resultierende eustatische Schwankung eine komplexe
Summe verschiedener Mechanismen; * bezieht sich auf die Zeitdauer von ganzen Vereisungen, darin enthaltene Glazial-
Interglazial-Zyklen kénnen in 100.000 Jahren Meeresspiegelschwankungen von 120 m bewirken (Bildrechte: etwas verandert

nach Ross & Ross 1995)
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B Abb.15.3 Topografie von Mittelozeanischen Riicken in Abhdngigkeit von der Spreadingrate: links ein Riicken, der seit

70 Ma eine Spreadingrate von 2 cm a™! hat, rechts ein Riicken mit einer Spreadingrate von 6 cm a™' (seit 70 Ma). Die gestrichelten
Linien zeigen die Meerestiefe von Ozeanboden bestimmten Alters an (vgl. @ Abb. 11.8). Ein schnell spreizender Riicken nimmt
ein gréBeres Volumen ein, weil er in einer Zeiteinheit mehr heile und damit leichte und ausgedehnte ozeanische Lithosphare
produziert. Er verdrangt mehr Meerwasser, was in einem eustatischen Meeresspiegelanstieg resultiert (Bildrechte: nach Pitman
1111978, mit freundl. Genehmigung der Geological Society of America, Copyright © 1978, GSA)
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a Meeresspiegelhochstand

7] Ablagerungen bei subae.risch .
[ ] hohem Meeresspiegel - exponierte Gebiete
- ~~~~ submarine Diskordanzen
rzzz77) Ablagerungen bei S
/27 piedrigem Meeresspiegel ~~~~ subaerische Diskordanzen

B Abb.15.4 Kontrolle der Ablagerungsprozesse an Kontinentalrandern durch die Meeresspiegelhthe. (a) Wahrend

eines Meeresspiegelhochstandes findet die marine Sedimentation vor allem auf dem Schelf statt, wenig Sediment gelangt

auf die Tiefseefédcher. Ein hoher Meeresspiegel stellt ein erhohtes Basisniveau fiir das alluviale System dar (8 Abb. 5.16).

Die daraus resultierende Abnahme der fluviatilen Transportkraft fihrt zur Ablagerung der fluviatilen Fracht in der

Kustenebene. Kennzeichen eines Meeresspiegelhochstandes sind also eine landwaértig verschobene Kistenlinie sowie ein
Sedimentationsschwerpunkt beiderseits der Kistenlinie, auf dem Schelf und in der Kiistenebene. (b) Ein Meeresspiegeltiefstand
hat eine meerwartige Verlagerung der Kistenlinie und eine Absenkung des Basisniveaus zur Folge. Die Fliisse schneiden sich
nun in die aufgetauchten Schelfablagerungen und riickschreitend in die Kiistenebenensedimente ein. Sie transportieren ihre
Fracht weit nach vorne an die Schelfkante. Jenseits der Schelfkante sind jetzt die Tiefseefdcher Sedimentationsschwerpunkt. Die
marinen Sedimente, aber auch die terrestrischen Ablagerungen der Kiistenebene, die wahrend eines kompletten Zyklus von
einem Meeresspiegeltiefstand zum nédchsten entstehen, werden zu einer Sequenz zusammengefasst. Die Sequenzen sind durch
Diskordanzen voneinander getrennt (B Abb. 8.7). Diese sind allerdings z.T. so flachwinklig, dass sie nur in seismischen Profilen
zu erkennen sind (B Abb. 15.5) (Bildrechte: verdndert nach Mitchum & Vail 1977, mit freundl. Genehmigung der American
Association of Petroleum Geologists, AAPG © 1977)
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6

B Abb.15.5 Stark berhohtes reflexionsseismisches Profil durch mesozoisch-kanozoische Sedimente vor der
westafrikanischen Kiste (vgl. » Kasten 9.1). Links ist die Laufzeit der seismischen Wellen in Sekunden abgetragen, rechts

das ungefihre Aquivalent in Tiefenkilometern. Die durchgezogenen Linien stellen eine geologische Interpretation der
seismischen Strukturen dar. Diinne Linien begrenzen Ablagerungssequenzen (vgl. 8 Abb. 15.4 und 15.6), die Pfeile weisen
auf Ablagerungsdiskordanzen (B Abb. 8.7) hin. Die dicken Linien stellen Stérungen dar, an denen wéhrend der Ablagerung
Abschiebungen stattfanden (Halbpfeile). Sie sind wahrend der Riftphase beim Auseinanderbrechen von Gondwana angelegt
worden und wuchsen mit der Sedimentation nach oben (,growth faults’, 8 Abb. 11.32) (Bildrechte: nach Todd & Mitchum Jr
1977, mit freundl. Genehmigung der American Association of Petroleum Geologists, AAPG © 1977)

B Abb.15.6 Kurve der
Meeresspiegelschwankungen, die
aus biostratigrafischen Daten und der
sequenzstratigrafischen Interpretation
des seismischen Profils vor der
westafrikanischen Kuste (8 Abb. 15.5)
erstellt wurde. Obwohl die Ursache
jedes einzelnen Zyklus (Zyklen der 2.
und 3. Ordnung in diesem Beispiel)
noch nicht geklart ist, erbringt die
Sequenzstratigrafie, in Kombination
mit der Biostratigrafie, u. U. eine

recht prazise Altersbestimmung der
Ablagerungen. Vorausgesetzt, die
Zyklen sind eustatischen Charakters,
lassen sich dariiber hinaus weit
voneinander entfernt abgelagerte
Kontinentalrandsedimente
miteinander korrelieren (Bildrechte:
nach Todd & Mitchum Jr 1977, mit
freundl. Genehmigung der American
Association of Petroleum Geologists,
AAPG © 1977)
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15.1 - Meeresspiegelschwankungen

oder Abkiihlung der Lithosphire, Absenkung durch
lithosphérische Auflast in vulkanischen und oro-
genen Zonen oder meerwirtiges Verschieben der
Kiistenlinie, verursacht durch starke fluviatile Sedi-
mentzufuhr (vgl. » Abschn. 11.2). Die eustatischen
Meeresspiegeldnderungen in Kombination mit den
genannten regionalen Effekten ergeben die relativen
Meeresspiegelschwankungen.

Die Meeresspiegelschwankungen spielen in
der exogenen Geologie eine zentrale Rolle. Neben
der Differenzierung der Ablagerungen in marin
und terrestrisch (8 Abb. 15.4), haben sie entschei-
denden Einfluss auf die Grof8e der flachmarinen

Kasten 15.1 Dynamik des Meeresspiegels

In > Abschn. 15.1 stellen wir die heute weithin
gebréauchliche Theorie der Meeresspiegelanderung vor.
Sie geht davon aus, dass die Hohe des globalen oder
eustatischen Meeresspiegels zu einem gegebenen
Zeitpunkt Uberall auf den Ozeanen gleich ist. Diese
Position wurde frither mit Normalnull, kurz NN,
bezeichnet.

Uber langere Zeitraume verursachen plattentektonische
und klimatische Prozesse Anderungen der
Meeresspiegelposition (» Abschn. 15.1). Allerdings

wird auch hier gemeinhin vorausgesetzt, dass im Zuge
dieser Anderungen zu jedem gegebenen Zeitpunkt die
Meeresspiegelhohe tberall gleich sei.

Diese Annahme mag stark von unserer eigenen Erfahrung
in kleinen Seen oder in der Badewanne gepragt sein.
Einstrom, Ausstrom, Volumenanderung durch Schwanken
derTemperatur oder Verdunstung wirken sich tiberall
gleich aus, der Pegel in See oder Wanne ist Giberall gleich.
Diese Vorstellung wollen wir Badewannenmodell nennen.
Aus der Betrachtung des Geoids der Erde (B Abb. 9.17,

» Kasten 9.2) wird bereits deutlich, dass die Verteilung
unterschiedlich schwerer Massen im Erdinnern

den Meeresspiegel mit ihrer unterschiedlichen
Anziehungskraft deformiert. Im Zentrum des

Indischen Ozeans liegt er etwa 100 m tiefer als an den
Ozeanrdndern. Es zeigt sich, dass der Wert,Normalnull”
fiktiv ist. Das Badewannenmodell funktioniert also nicht
wirklich. Weitere Beobachtungen bestatigen dies.

Der Meeresspiegel am pazifischen Ende des
Panamakanals ist 20 cm hoher als am atlantischen.
Ursache ist hier die geringftigig grofRere durchschnittliche
Dichte des Atlantikwassers. Dominante Windsysteme

wie der Passatwind treiben Wassermassen vor sich her
und stauen sie an den windzugewandten Ostkisten

der Amerikas und Asiens. Im Gebiet der Philippinen

und Taiwans ist der Meeresspiegel 20 cm hoher als an

der Westkiiste Zentralamerikas, wo die ablandigen
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Lebensrdume und damit auf die Evolution
(vgl. » Kap. 7). Dariiber hinaus sind Meeresspie-
gelschwankungskurven in den letzten 25 Jahren zu
einem schlagkriftigen stratigrafischen Hilfsmittel
entwickelt worden. Vor allem in der Erdélexplora-
tion wird diese als Sequenzstratigrafie bezeichnete
Methode erfolgreich zur zeitlichen Gliederung der
Ablagerungsprozesse in vielen Becken eingesetzt
(B Abb.15.4-15.6). » Kasten 15.1 zeigt, dass sich auch
die Verteilung unterschiedlich schwerer Massen im
Erdinneren und auf der Erdoberfliche sowie auch
grofimafistabliche Windysteme auf den lokalen Mee-
resspiegel auswirken.

Passatwinde das Wasser von der Kiiste wegbewegen. Die
Erwartung ist also irrefiihrend, dass Volumenanderungen
der Ozeane z. B. durch klimatisch induzierte Anderungen
des Eisvolumens oder der durchschnittlichen
Wassertemperatur an allen Kiisten eustatische
Meeresspiegelanderungen mit gleichem Sinn und Betrag
erzeugen. Das tdten sie nur, wenn keine weiteren Einfllsse
wirksam wéren.

Das Volumen und die Verteilung der Eismassen auf

der Erde beeinflussen den globalen Meeresspiegel
ebenfalls in signifikanter Weise. Eismassen iben

eine Eismassenanziehung ('ice-sheet gravitational
attraction’) auf den Wasserkorper der Ozeane aus,

die bei vorherrschender Eisakkumulation zunimmt

und mit der Ablation schwindet. B Abb. 15.7 zeigt
Ergebnisse numerischer Experimente, die die
Meeresspiegelentwicklung fiir 3 theoretische Félle
analysieren, ein langsames Abschmelzen (a) des
antarktischen oder (b) des gronldndischen Inlandeises,
sowie (c) ein solches der Gebirgsgletscher. Fur jeden

Fall zeigt sich im Fernfeld eine erhebliche Anstiegsrate

des Meeresspiegels, wahrend das Nahfeld allenfalls

sehr schwache Anderungen erfahrt, trotz der

nahebei stattfindenden Ablation. Die abnehmende
Eismassenanziehung erlaubt es den Wassermassen,

sich von der schwindenden Eismasse wegzubewegen.

Die Ablation der Eismasse hat aber noch weitere
Konsequenzen. Zunéchst war der Festlandssockel unter
der Last des machtigen Inlandseises im Zuge einer
isostatischen Anpassung abgesunken. Das Abschmelzen
des Eisschildes entspricht nun einer Entlastung der
elastischen Lithosphare und fiihrt zu einem langsamen
Aufstieg des Festlandes durch eine glazio-isostatische
Anpassung ('glacial isostatic adjustment; GIA) (8 Abb. 9.14
und 15.8a). Sie erzeugt eine Riickwolbung der flexurellen
Aufwélbungen der benachbarten ozeanischen Lithosphare
(8 Abb. 15.8), die urspriinglich in Kompensation des
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eislastinduzierten Absinkens des Festlandssockels
entstanden waren. Die Riickwolbung vertieft den
Meeresraum in der Umgebung der Eismasse, der nun
gleichsam vom Meerwasser aufgefiillt wird. Im Fernfeld
fuhrt dieses bei gegebenem Wasservolumen zu einem
Absinken des Meeresspiegels, der auf einer fiktiven Insel als
Regression wahrgenommen wiirde (8 Abb. 15.8a).
Dariiber hinaus erhohen die glazio-isostatische
Anpassung und die Zunahme der Wassertiefe und damit

der Wasserlast auf der Lithosphére die Subsidenzraten in
den Nachbarregionen der schwindenden Eismasse, was
dem Meerwasser weiteren Raum bereitstellt und an der
Kuste ggf. als schwacher Meeresspiegelanstieg registriert
wird. Im Fernfeld tragt auch dieser Mechanismus zu

einem Sinken des Meeresspiegels bei, der wiederum als
Regression registriert wirde (8 Abb. 15.8b).

Mit dem Anwachsen und Schwinden grofer Eisschilde ist
somit eine zusatzliche Dynamik der Meeresspiegelposition

Gebirgsgletscher

1.20 1.10 1.00 0.90 0.80 0.70 0.60 0.50 0.40 0.30 0.20 0.10 O
mm a-t

O Abb.15.7 Ergebnisse eines numerischen Modells zur Vorhersage der Meeresspiegelentwicklung bei
Abnahme der Eismassenanziehung durch Abschmelzen der grossen Eisschilde. Die Panele a, b und c zeigen die
Meeresspiegeltrends fiir die theoretischen Félle des ausschlieBlichen Abschmelzen der (a) antarktischen und (b)
gronlandischen Inlandseise sowie der (c) Gebirgsgletscher. Dabei wird angenommen, dass die Ablation in allen drei
Fallen gleichférmig Gber die jeweiligen Eismassen erfolgt (Bildrechte: nach Mitrovica et al. 2001)
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verbunden, die sich im Nah- und Fernfeld mit
unterschiedlichen Betrdgen und entgegengesetztem Sinn
auswirkt. Das Badewannenmodell des Meeresspiegels
berticksichtigt die verschiedenen wirkenden Faktoren
nicht und ist nicht in der Lage, die beobachteten Prozesse
zu erkldren. Insgesamt ergibt sich die Frage, ob es derzeit
Gberhaupt méglich ist, fiir die geologische Vergangenheit
eine Aussage Uber die Position des globalen, eustatischen
Meeresspiegels tiber mehrere Kontinentalrdander hinweg
zu treffen. Im Lichte der Dynamik des Meeresspiegels
erscheint es moglich, dass solche Angaben allenfalls
regionale Bedeutung haben kdnnen.

Kontinent —»|e—

—_—

Rickwélbung

/W\M/'WV\/‘??\/E\/

Rickwolbung

@ Subsidenz

Kontinent —»|<«— Ozean

Aufwélbung

st

Ozean im Nahfeld
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Davon unbenommen ist die Tasache, dass die
ozeanischen Wassermassen in der Erdgeschichte groRe
Volumenschwankungen erfuhren, die sich entsprechend
in hoheren oder niedrigeren Meerespiegelpositionen
ausdrickten. Dazu gehoren der im Vergleich zu heute
ca. 130 m tiefere globale Niedrigstand zur Zeit des
letzten glazialen Maximums vor etwa 20 ka oder der
Hochstand in der oberen Kreide mit etwa +200 m relativ
zur gegenwartigen Position. Dennoch gilt auch fiir diese
Pegelstande, dass der Meeresspiegel zu jedem Zeitpunkt
einer dynamischen Variabilitat unterworfen war, die nicht
den Gesetzen des Badewannenmodells folgte.

—»| |«— Ozean im Fernfeld
ti

t'>t

N

/\M/\/\/\/\/W\/\/E_/ t

@Subsidenz

AufwélbungQM t>t

@Subsidenz

B Abb.15.8 Modell der glazio-isostatischen Anpassung des Meeresspiegelniveaus bei Ablation grosser Eismassen.
(a) Der Aufstieg des eisentlasteten Kontinents fiihrt zur Abnahme der flexurhaften Aufwolbung der elastischen
Lithospare im benachbarten ozeanischen Raum, dem Nahfeld. Der somit freigegebene Raum wird vom Meerwasser
gefllt. Dies fuhrt zu einem Sinken des Meeresspiegels im Fernfeld. (b) Die Zunahme der Wassertiefe, und damit der
Wasserlast, auf der ozeanischen Lithosphére des Nahfeldes erhcht die Subsidenzrate in diesem Bereich. Auch dieser
zusatzliche Meeresraum wird vom Meerwasser aufgefiillt, was ebenfalls zum Sinken des Meeresspiegels im Fernfeld

beitragt (Mitrovica & Milne 2002)
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15.2 Globale Klimaentwicklung

Das Klima hat also, neben anderen Kontrollfakto-
ren, Einfluss auf die Hohe des Meeresspiegels. Welche
Faktoren bestimmen aber das Klima selbst? Die
Forschung der letzten 20 Jahre hat aufgezeigt, dass
die Klimavariation lang-, mittel- und kurzfristigen
Schwankungen unterliegt, die ganz unterschiedliche
Ursachen haben. Ein Aspekt der laufenden Diskus-
sion tiber die Ursachen kurz- und langfristiger Kli-
maschwankungen wird in » Kasten 15.2 wiederge-
geben. Die Ursachen mittelfristiger Schwankungen
werden im Folgenden anhand der jiingsten, heute
noch andauernden Vereisung betrachtet.

B Abb.15.9 Entwicklung des
Sauerstoffisotopenverhaltnisses
in den letzten 70 Ma in zwei
benthischen Foraminiferen-

4 3

Die Voraussetzungen fiir die Bildung von Poleis-
kappen wurden in » Kap. 2 und » Abschn. 4.3 erldu-
tert. Entscheidende klimatische Voraussetzung
fiir eine Eisakkumulation ist, dass der im Winter
gefallene Schnee im Sommer nicht mehr vollig
abschmilzt. Die jiingste Vereisung begann vor ca.
40 Ma mit der Bildung eines Eispanzers auf der Ant-
arktis. Viele Forscher sehen die Ursache hierfiir in
der klimatischen Isolierung der Antarktis, als sich
Stidamerika und Australien von ihr wegbewegten
(8 Abb. 14.5) und sich ein zirkumpolarer Meeres-
strom ausbildete (B Abb. 6.3). Auf der Nordhalbku-
gel sind erste Dropstones in 10 Ma alten Sedimenten
entdeckt worden. Ein weiterer Schritt in Richtung der

Klimatische

8 O (%)
2 1 0 Ereignisse

Gattungen, zusammengestellt aus
Uiber 40 marinen Sedimentbohrkernen
(die graue Signatur gibt die Streuung g
der Daten wieder, die schwarze E
Linie stellt den Mittelwert der
Messungen dar). Daneben ist die
Vereisungsgeschichte der sudlichen
und nordlichen Polargebiete, basierend
auf marinen glazigenen Sedimenten,
dargestellt. Das §'80-Verhiltnis

ist von der Wassertemperatur und ]
-salinitat im Lebensraum der Einzeller -
sowie wesentlich vom Volumen 9
der Landeismassen abhangig. 30—
Bei der Verdunstung des Wassers
gelangen bevorzugt '°0-haltige
Wassermolekiile in die Atmosphare.
Dieses Isotopenungleichgewicht wird
durch den Niederschlag Giber dem 4_F
Meer und durch die Fltsse kurzfristig E
wieder ausgeglichen. Wird das ]
160-reiche H,0 langerfristig in Landeis
gespeichert, resultiert dies in einer 50—
180-Anreicherung des Meerwassers.
Die 6'80-Proxies im Eiskern

(B Abb. 15.10a) und in marinen
Einzellern sind nicht direkt vergleichbar 60—
(Bildrechte: Zachos et al. 2001) E
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Vereisung der Nordhalbkugel wird im Zusammen-
hang mit der SchliefSung des Panama-Isthmus vor ca.
4,3 Ma gesehen, wodurch der warme Golfstrom weit
in den Nordatlantik gelenkt wurde und Feuchtigkeit,
eine Voraussetzung zur Bildung von Polkappen, in
die Polarregion gelangen konnte. Der Verlauf der glo-
balen Abkiihlung im Kénozoikum ist in @ Abb. 15.9
dokumentiert.

Sauerstoffisotopen-Messungen an marinen
Sedimenten belegen fiir das Pleistozén (2,6 Ma bis
11,7 ka) starke Klimaschwankungen. Aber erst die
letzten Kaltzeiten fihrten zu einer Vereisung grofier
Bereiche Nordamerikas, Sibiriens und Nord- und
Mitteleuropas. Im Alpenraum sind sechs (Biber,
Donau, Giinz, Mindel, Riss, Wiirm) und in Nord-
deutschland drei (Elster, Saale, Weichsel) Eiszeiten
(Glaziale) sicher nachgewiesen. Kalteperioden inner-
halb eines Glazials heiflen Stadiale, Wiarmeperioden
Interstadiale (8 Abb. 15.10 ¢).

Die Isotopenverhiltnisse und andere Proxies
zeigen, dass seit ca. 1 Ma die Glaziale ca. 100 ka
andauern (8 Abb. 15.10b-e). Der typische Verlauf
eines pleistozdnen Glazials gliedert sich in eine
langsame, durch Stadiale und Interstadiale akzen-
tuierte Abkiihlung bis zum glazialen Maximum,
gefolgt von einer raschen Uberleitung zum Inter-
glazial. Die Interglaziale (in Nord-, West- und Mit-
teleuropa: Holstein zwischen Elster und Saale sowie
Eem zwischen Saale und Weichsel) sind mit 10 bis
20 ka kiirzer als die Glaziale (8 Abb. 15.10 ¢). Wir
leben seit 11,7 ka im Holozan-Interglazial.

Die Sonnenstrahlung hat einen grof3en Einfluss
auf das irdische Klima und damit auch auf mégliche

Vereisungen (> Abschn.2.1). Neben atmosphirischen
Faktoren sind planetare Ursachen fiir Schwankungen
der Intensitét der Sonneneinstrahlung auf der Erde
verantwortlich. Der Astronom Milutin Milankovié¢
hat in der ersten Halfte des 20. Jh. in mehreren Ver-
offentlichungen den summarischen Einfluss der drei
folgenden orbitalen Zyklen auf das irdische Klima
berechnet (B Abb. 15.11):

Exzentrizitat (Maf3 fiir die Abweichung der

Erdumlaufbahn von einem Kreis, Periode ca.

100 ka),

Verdnderung des Neigungswinkels der

Erdrotationsachse relativ zur Senkrechten

auf der Orbitalebene, der Ebene, die von der

Umlaufbahn der Erde um die Sonne aufge-

spannt wird (heute 23,5°, Veranderung um 1,5°

im 41-ka-Zyklus),

Prazession der Erdrotationsachse (,,trudelnder

Kreisel, es gibt Zyklen von 19 und 23 ka).

Diese Milankovi¢-Zyklen (hdufig auch ,,Milanko-
vitch-Zyklen® geschrieben) werden als ein wichtiger
Anfachungsmechanismus fiir klimatische Verande-
rungen und damit auch fiir die zeitliche Gliederung
von Vereisungen angesehen. Diese Anfachung setzt
verschiedene positive und negative Riickkopplungen
im System Erde in Gang, die zu den beobachteten
Klimaschwankungen fiihren. Ein einfaches Beispiel
fiir eine positive Riickkopplung ist die Zunahme der
Albedo (also der Riickstrahlung der Sonnenstrah-
lung) im Zuge einer Abkithlung, da gréflere Land-
und Meeresflichen von Schnee und Eis bedeckt
werden.

<
<

B Abb.15.10 Paldoklimaproxies in Eiskernen. (a) Beim Einbau von Wasser in Schneekristalle sind das '80/°0- und das D/H-
Verhiltnis (D = Deuterium) wesentlich abhdngig von der Umgebungstemperatur in der Wolke (6 = 1000 x (R-R )/R , wobei R
das gemessene Isotopenverhaltnis von O bzw. Hist; R ist ein Standardwert). Die Abbildung zeigt den linearen Zusammenhang
der Isotopenverhaltnisse mit der Atmospharentemperatur in frischen Schneeproben aus der Antarktis und aus Gronland. b-e)
Aus der Bohrung Vostok in der Antarktis konnte ein 3300 m langer Eiskern gewonnen werden, der an seiner Basis ca. 400 ka alt
ist. Inzwischen erreichte eine Eiskernbohrung im Gebiet Dome C sogar tiber 700 ka altes Eis. Die Alterstiefen-Korrelation beruht
auf einer Modellierung der Kompaktionszunahme des Eises mit der Tiefe; die x-Achse ist auf das Eisalter kalibriert, daher ist die
Tiefenskala (oben) nicht linear. An dem Vostok-Eiskern wurde eine Reihe von Messungen im Eis sowie in seinen Lufteinschlissen
durchgefihrt, von denen hier eine Auswahl gezeigt wird: (b) CO,-Konzentration in den Luftblaschen, (c) 6D des Eises (rechts ist
die Paldotemperatur aufgetragen, die aus der in a gezeigten Korrelation abgeleitet wurde), (d) Na- und (e) Staubkonzentration
im Eis; die letzten beiden Parameter werden als Proxies fiir die Starke von Stiirmen auf der Stidhalbkugel gewertet, die Gischt
bzw. kontinentalen Staub auf den antarktischen Eispanzer transportierten; die gezeigten Proxies sind reprasentativ fur die
Klimavariation in der Antarktis und aufgrund der Komplexitat des Systems Erde nur bedingt auf andere Gebiete tbertragbar
(weitere Erlduterungen im Text; Bildrechte: nach Delmas 1992 und Petit et al. 1999)
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Neben den von Milankovi¢ berechneten Orbitalzy- ~ klein oder null, fingt die Erde verstérkt planetaren
klen unterliegt auch der Winkel zwischen der Erdorbi- ~ Staub ein, der auf der Planetenebene konzentriert vor-
talfliche und der Ebene des gesamten Planetensystems — kommt. Eine erhéhte Staubkonzentration in der Atmo-
einem Zyklus (100 ka). Ist diese orbitale Inklination  sphire diirfte zu einer Abkiithlung beitragen.

B Abb.15.11 Schematische a Erdschiefe
Darstellung der drei Orbitalparameter 23 5°
-

Exzentrizitat, Erdschiefe und

Prézession, die eine zyklische
Variation der Sonneneinstrahlung Exzentrizitat
(Insolation) auf die Erdatmosphdre

bewirken; die Exzentrizitat ist

ein Maf fiir die Abweichung der 3
Erdumlaufbahn von einer Kreisbahn. 3. 3.
Die Sonne steht in einem der Januar | Juli
beiden Elipsenbrennpunkte; b)

Gegentberstellung der Variation
der Orbitalparameter Exzentrizitat, \
Erdschiefe und Prazession

(Milankovi¢-Zyklen) sowie der aus
deren Uberlagerung resultierenden
Variation der Insolation fiir den Monat
Juli auf 60° nérdlicher Breite; die Zukunft <—— Erdgeschichte
untere Kurve zeigt die Variation des !
Klimaproxies §'80 (8 Abb. 15.10), 1100 ka
die an Foraminiferen aus einem
marinen Sedimentbohrkern gemessen
wurde; dargestellt ist das jlingere
Quartdr, sowie eine Modellrechnung
fuir die kommenden 300 ka, weitere
Erlduterung im Text (Bildrechte: aus
Thiede & Tiedemann 1998)
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Kasten 15.2 Einfluss von Sonnenfleckenaktivitat und kosmischer Strahlung auf das Klima

Milutin Milankovi¢ ging bei der Berechnung der
Orbitalzyklen (B Abb. 15.11) von einer konstanten
Sonnenaktivitat aus. 2500 Jahre zuriickreichende
Chroniken und neuzeitliche Sonnenbeobachtungen
zeigen allerdings eine starke Variation der
Sonnenfleckenaktivitat. In der Neuzeit werden kurzzeitige
Perioden von ca. 11 Jahren und mehrere Jahrhunderte
andauernde Phasen verminderter oder gar ausbleibender
Sonnenfleckenaktivitat registriert (B8 Abb. 15.12a).

In Phasen starker Sonnenfleckenaktivitét ist auch der
Sonnenwind starker und kosmische Strahlung, die u. a.

Zahl der beobachteten
Sonnenflecken

durch Supernova-Prozesse entsteht, wird effektiver von
der Erdatmosphére abgeschirmt. In Zeiten verringerter
Sonnenfleckenaktivitat gelangt also mehr ionisierende
kosmische Strahlung in die Atmosphare und verursacht
u. a. eine verstarkte Keimbildung fiir Wassertrépfchen. Es
kommt zu einer starkeren Wolkenbedeckung und einer
damit verbundenen Erhéhung der Albedo, was eine
Abkihlung bewirkt.

Die radioaktiven Isotope '#C und '°Be entstehen in

der Atmosphare durch den kosmischen Beschuss von
Stickstoff bzw. Sauerstoff (vgl. » Kasten 14.1). Die Variation

1610 1650 1700 1750

1950 1970

1900

1800 1850

20

] T= Minima der Sonnenaktivitat
5

10

b

1050 1250

1450 1650 1850 Jahr AD

B Abb.15.12 Zusammenhang zwischen Sonnenfleckenaktivitdt und A'#C. (a) Variation der Sonnenfleckenzahl seit
1610; die Zeit geringer bis fehlender Sonnenfleckenaktivitdt von 1630 bis 1715 wird Maunder-Minimum genannt, ein
weniger ausgepragtes Minimum zwischen 1795 und 1825 wird als Dalton-Minimum bezeichnet; (b) die A C-Variation
in Holz (dendrochronologisch altersbereinigt) seit 850 n. Chr. spiegelt den Einfluss der Sonnenfleckenaktivitat auf

den kosmischen Strahlenfluss in der oberen Atmosphére wider. Einen dhnlichen Verlauf zeigt die Variation von '°Be

in Eiskernen (dicke, durchgezogene Kurve, umgerechnet in A'*C).'* C und '°Be entstehen durch kosmische Strahlung
in der oberen Atmosphare, ihr Verhéltnis ist dort nahezu konstant. Das Diagramm zeigt auch die Position der in
Chroniken tberlieferten Sonnenfleckenminima (Bildrechte: aus Pang & Yau 2002)
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der auf die Atmosphare auftreffenden kosmischen
Strahlung lasst sich mit dem '#C/'2 C-Verhaltnis, das
dendrochronologisch korrigiert wurde, in altem Holz
sowie davon unabhéangig durch die Variation der
10Be-Konzentration in Eiskernen dokumentieren.

B Abb. 15.12b zeigt eine relativ gute Ubereinstimmung
der Zeiten verringerter Sonnenfleckenaktivitat und
intensiverer kosmischer Bestrahlung der Erdatmosphare
in den letzten 1000 a. Ein bekanntes Beispiel ist die
sogenannte Kleine Eiszeit (1645-1715) mit kalten
Wintern, die zeitlich mit dem Maunder-Minimum der
Sonnenfleckenaktivitat Gibereinstimmt. Seitdem befinden
wir uns in einer Phase verstarkter Sonnenfleckenaktivitat,
die zum Teil zur modernen globalen Erwarmung beitragt.

Vereisungen

a 1.5 :—Kosmische Strahlenrate

D(t)/D(0)

R
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Die kosmische Strahlung, die unser Planetensystem
erreicht, ist ihrerseits nicht konstant. Sie ist starker
innerhalb der 4 Spiralarme unserer MilchstraB3e.
Zwischen den Armen ist die Strahlung aufgrund der
geringeren Sternenkonzentration schwécher. Die
Spiralarme, die durch Dichtewellen entstehen, rotieren
mit einer etwas geringeren Winkelgeschwindigkeit
um das Galaxiezentrum als die Materie (Sterne,
Planeten etc.). Unser Sonnensystem durchwandert
diese Dichtestérungen langsam mit einer Periode
von 143 + 10 Ma (B Abb. 15.13a). Es ist also eine
langperiodische Beeinflussung des irdischen Klimas
durch diese galaktischen Prozesse zu erwarten.

Jan Veizer hat mit seiner Arbeitsgruppe einen

b - Temperaturen im Phanerozoikum

Modell auf der Basis
geologischer Proxies

Modell auf der Basis
der kosmischen ]
Strahlungsvariation

R P AR
[ \
<

B Abb. 15.13

-300

-200
t [Ma]

(a) Modellierung der auf unser Sonnensystem eintreffenden kosmischen Strahlung im Verlauf des

Phanerozoikums; (b) Vergleich mit dem Paldotemperaturmodell, das auf der Basis isotopischer Proxies und anderer
Paldoklimaindikatoren berechnet wurde. Die grauen Balken am oberen Rand geben Kiihlhauszeiten mit Tillit- und
marinen Dropstone-Vorkommen ( ice rafted debris; IRD), aus der Zeit Oberjura—Unterkreide (hellgrauer Balken) sind nur
IRD bekannt (weitere Erlauterungen im Text; Bildrechte: nach Sha-viv & Veizer 2003)
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grof3en Datensatz von Paldoklimaindikatoren (z. B.
Verbreitung glazigener Sedimente) und Isotopen-
Proxies fiir die Klimaentwicklung im Phanerozoikum
zusammengetragen, die das Bild einer langperiodischen
Variation der Paldotemperatur von 135 + 9 Ma

ergeben (B Abb. 15.13b). In B Abb. 15.13b ist auch

die aus der Variation der kosmischen Strahlenflussrate
(B Abb. 15.13a) abgeleitete Temperatursteuerung
eingezeichnet, die Nir J. Sha-viv modelliert hat. Der
Vergleich der @ Abb. 15.13a und 15.13b er6ffnet die

Kurzfristige Klimaschwankungen sind méglicher-
weise auf die Variation der Sonnenfleckenaktivitat
zuriickzufithren (» Kasten 15.2). Mittelfristige Klima-
schwankungen kénnen, wie oben dargestellt, u. a. mit
Milankovi¢-Zyklen erklart werden, die eine Varia-
tion der Sonneneinstrahlung auf die Erde bewirken.
Langfristig hat die Erdatmosphére und mit ihr das
Klima seit dem frithen Prakambrium eine abwechs-
lungsreiche Entwicklung erfahren, die von langen
Phasen mit konstanten Bedingungen, aber auch
von abrupten und dramatischen Verdnderungen
gepragt war. Diese langperiodischen Schwankun-
gen konnten, neben anderen Faktoren, im Zusam-
menhang mit galaktischen Prozessen stehen
(» Kasten 15.2).

Insgesamt wird das globale Klima des jiinge-
ren Kédnozoikums als Kiihlhausklima bezeichnet. Es
unterscheidet sich vom Treibhausklima durch fol-
gende Eigenschaften:

starke breitengradabhingige Klimazonierung

(» Kap.2),

starke Meerwasserkonvektion (» Abschn.6.3),

sauerstoffreicher Ozean,

polare Gletscher haben Kontakt zur

Meeresoberfliche.

Das globale Klima ist ein komplexes System aus sich
selbst verstarkenden Prozessen und Gleichgewich-
ten, die stabilisierend wirken. Wir kennen erst einige
der moglichen Mechanismen genauer. Die heutige
globale Durchschnittstemperatur betrigt 15 °C.
Bei einer Verdopplung des heutigen CO,-Gehalts
in der Atmosphdre wird vor einer globalen Erwér-
mung um ca. 4 °C gewarnt. Bis zu einem bestimm-
ten Sattigungsgrad bewirkt eine Erhohung der soge-
nannten Treibhausgase (allen voran Kohlendioxid,

Maoglichkeit, dass die langperiodische Klimavariation
durch galaktische Prozesse beeinflusst wurde und wird.
Es sind also nicht nur plétzlich einschlagende Meteoriten
und Kometen, die die Entwicklung des Systems Erde

von auflen beeinflussen (vgl. » Abschn. 9.1). Die
Forschungsarbeit der letzten 20 Jahre zeigt, dass auch
kurzperiodische Variationen der Sonnenaktivitat und
langperiodische Variationen der kosmischen Strahlung
das irdische Klima, neben vielen anderen Kontrollfaktoren
im System Erde, steuern.

Wasserdampf und Methan) eine Erwdrmung. In
Abhingigkeit von der Albedo wirft die Erdoberflache
bzw. der Ozean den langwelligen Anteil der Sonnen-
strahlung zurtick. Dieser wird von den Treibhausga-
sen absorbiert, was zur Aufheizung der Atmosphire
fithrt (mehr dazu im nachsten Abschnitt).
Gashydrate (» Abschn. 8.2) spielen ebenfalls
eine wichtige Rolle bei der globalen Klimaentwick-
lung. Im Zuge eines glazioeustatischen Meeresspie-
gelabfalls beispielsweise (» Abschn. 15.1) werden
grofle Mengen an im Meeresboden vorhandenem
Gashydrat durch die einhergehende Druckentlas-
tung instabil und im Meerwasser gelost. Das frei
werdende Treibhausgas Methan wirkt somit einer
globalen Abkiithlung entgegen. Umgekehrt wird
bei einem glazioeustatischen Meeresspiegelanstieg
mehr Gashydrat im Meeresboden gebunden und es
gelangt weniger Methan aus den Sedimenten in die
Hydro- und Atmosphire. Marine Gashydrate stellen
also einen bremsenden bzw. abschwichenden Faktor
in den mit Vereisungen einhergehenden Klimazyk-
len dar (negative Riickkopplung). Hingegen bewir-
ken Methanansammlungen unter terrestrischen Per-
mafrostgebieten eine positive Riickkopplung, da bei
einer Erwdrmung die Permafrostgebiete schrump-
fen und Methan in die Atmosphire freigesetzt wird.
Ist das Klima aber auch an lithosphérische Pro-
zesse gekoppelt? Zum einen beeinflussen die Kon-
tinente das Klima durch ihre Grof3e und Position:
Groflere Kontinente in Polndhe sind die
Voraussetzung zur Entstehung grofler Landeis-
massen, die ihrerseits als eine Voraussetzung
fir die Entstehung des Kithlhausklimas
betrachtet werden.
Grof3e Kontinentalmassen in mittleren
Breiten verursachen jahrliche Monsunzyklen



15.2 - Globale Klimaentwicklung

(B Abb.2.4). Monsungebiete zeichnen sich
durch einen jahreszeitlichen Wechsel des
Klimas, der Meeresstromungen, der Windrich-
tungen und -stirke aus.

Kontinente beeinflussen durch ihre Position
den Verlauf von kalten und warmen Meeres-
stromungen (» Abschn.6.3).

Hohe Gebirgsketten stellen orografische
Barrieren fiir die troposphirische Luftzirku-
lation dar (8 Abb. 2.2). Daher hat die Position
und Orientierung der Gebirgsketten und damit
der Kontinente einen erheblichen Einfluss

auf das regionale Klima (@ Abb. 15.14 und

» Kap.2).

Kontinente haben eine geringere Warme-
kapazitit als die Ozeane und sie reflektieren die
Sonnenstrahlung stirker als das Meer (Albedo).
Daher tragt die Existenz grof3er Kontinental-
massen zur globalen Abkiihlung bei.

Zum Anderen beeinflussen lithosphérische Pro-
zesse den CO,-Haushalt der Hydro- und Atmo-
sphére. Die Mechanismen sind komplex und erst
teilweise verstanden. Zum Beispiel kann CO, bzw.
C durch Sedimentationsvorginge in Form von Koh-
lenwasserstoffen und Karbonaten versenkt, also der
Hydro- und Atmosphére entzogen werden. Anderer-
seits wird begrabenes CO, und C bei orogenen Pro-
zessen wieder freigesetzt durch Abgabe von Volati-
len bei prograder Metamorphose sowie durch Her-
aushebung und Losungsverwitterung von C bzw.
CO,-haltigen Gesteinen (mehr dazu im nachsten
Abschnitt).

Bei starkem globalem Magmatismus werden
mehr Volatile, darunter das Treibhausgas CO,, in
die Atmosphire geblasen bzw. in das Meerwasser
abgegeben, was zu einer langfristigen Erwdrmung
beitrdgt (B Tab. 12.4). In @ Abb. 14.4 ist ein zeitlicher
Vergleich der lithospharischen Grofizyklen und
der Treib-/Kithlhauszyklen dargestellt (vgl. dazu
B Abb. 15.13). Zur Zeit der Superkontinente war die
Mantelkonvektion und damit die magmatische Akti-
vitit und der CO,-Ausstof3 gering, was wahrschein-
lich, zusammen mit der oben genannten Moglich-
keit zur Ausbildung von Landeismassen, zur Ent-
stehung eines Kithlhausklimas beitrug. Der Zerfall
von Pangida hingegen war mit einer Zunahme der
Mantelkonvektion verbunden. Der einhergehende
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erhohte CO,-Ausstof} trug, zusammen mit den oben
genannten Faktoren, zum Treibhausklima bei. Sein
Hohepunkt lag in der Kreide, der Zeit der stirksten
Mantelkonvektion.

Das Klima kann kurzfristig auch durch Vulkan-
ausbriiche verdandert werden. Der grofe Ausbruch
der Laki-Spalte auf Island 1783, bei dem ca. 15 km?
Lava gefordert wurde, setzte u. a. ca. 125 Mio. t an
Sulfat-Aerosol frei. Die dadurch verursachte atmo-
sphérische Triibung fithrte zu einer dreijahrigen
Wetterverschlechterung in der nordlichen Hemi-
sphére. Wie viel Schwefel und andere Aerosolbe-
standteile in die Troposphére gelangen, hangt von
der Hohe der Eruptionswolke ab (» Abschn. 12.3
und » Kasten 2.1). Uber einem aktiven Flutlavafeld
diirfte zudem eine starke Thermik Aerosole und feine
Asche hoch in die Atmosphire transportieren. Aus
der Erdgeschichte sind mindestens 12 subaerische
Flutbasalteruptionen sowie mehrere ,dipping reflec-
tor sequences’ in ehemaligen Riftzonen bekannt, die
weit mehr Lava gefordert haben als die Laki-Spalte
(B Tab.12.3 und 12.31).

Die Eruption der sibirischen Trappbasalte (mehr
als 2 x 100 km? Lava, @ Tab. 12.3) an der Perm-Trias-
Grenze diirfte eine extreme, aber kurzfristige Klima-
verschlechterung verursacht haben. Die Perm-Trias-
Grenze ist von dem grofiten bekannten Aussterben
mariner Tiergattungen gekennzeichnet (je nach Lite-
raturquelle: 60-90 %, B Abb. 14.4). Neben der direk-
ten Beeintrichtigung der Lebensbedingungen durch
diese Klimaverschlechterung trug eine starke Redu-
zierung des flachmarinen Lebensraums durch den
eustatischen Tiefstand des Meeresspiegels im Zusam-
menhang mit der Existenz von Pangai dazu bei (s. 0.:
Anwachsen der Poleiskappen, geringe MOR-Lange,
kleine Spreadingrate). Man nimmt allerdings an,
dass der mit der gigantischen Eruption einherge-
hende Ausstof$ des Treibhausgases CO, den abrup-
ten Ubergang vom globalen Kiihlhaus- zum Treib-
hausklima in der Trias eingeleitet hat (B Abb. 14.4).

In den letzten Jahren wurde die Beeinflussung
der exogenen Prozesse durch Meteoriteneinschliage
stark diskutiert. Vielen wird die Uberlegung bekannt
sein, die Dinosaurier und mit ihnen viele andere
Lebewesen seien an der Kreide-Paldogen-Grenze
durch den Einschlag eines grofen Boliden und die
damit verbundene Verschlechterung der Umwelt-
bedingungen ausgestorben. Ein riesiger Meteorit




15

388 Kapitel 15 - System Erde: zyklische Prozesse mit komplexen Ursachen
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B Abb.15.14 Modell der Klimabeeinflussung durch eine N-S-streichende Gebirgskette am Westrand eines grof3en Kontinents
(a) wie z. B. die Anden, vgl. B Abb. 2.3; (b) Ein quer zum vorherrschenden Windsystem verlaufendes Gebirge wirkt als klimatische
Barriere (RF: relative Feuchtigkeit). Die Niederschlage konzentrieren sich auf eine enge Zone auf der Luvseite des Gebirges. Der
Leehang des Gebirges und das anschlieBende Flachland sind von (semi-)aridem Klima geprégt. Der starke Niederschlag auf der
Luvseite bewirkt eine hohe Erosionsrate, die wiederum eine verstarkte Hebung (zur Wiedererlangung der Isostasie) verursacht

(vgl. » Kasten 11.2) (Bildrechte: verandert nach W.W. Hay 1996)

ist tatsdchlich an der Wende Kreide-Paldogen in
Yucatan (Mexiko) eingeschlagen (8 Abb.9.1). Die
Chicxulub-Impaktstruktur ist durch brekziiertes
Gestein und eine 300 km grofle ringférmige Schwe-
reanomalie charakterisiert. Weiterhin hat man welt-
weit erhohte Iridiumgehalte in Sedimenten gefun-
den, die an der Kreide-Paldogen-Grenze abgelagert
wurden. Iridium tritt verstarkt in Meteoriten auf.
Allerdings sind die Dinosaurier, und mit ihnen viele
andere Land- und Meerestiere, nicht schlagartig,
sondern tiber mehrere Millionen Jahre hinweg aus-
gestorben. Einige Forscher gehen davon aus, dass der
zweitgrofite Exodus des Phanerozoikums eher durch
die oben erlduterten klimatischen Auswirkungen
verursacht wurde, die an die Eruption der indischen
Trappbasalte und anderer gleich alter ,large igneous
provinces' gekoppelt sind (8 Abb. 12.31). Dartiiber

hinaus trug sicherlich die starke Regression an der
Kreide-Paldogen-Grenze und der damit einherge-
henden Verkleinerung der Schelfflichen zum Mas-
sensterben bei.

15.3 Kohlenstoffkreislauf

Die Erde besitzt zwei immense Kohlenstoffreser-
voire, die kaum miteinander in Verbindung stehen.
Auf der einen Seite steht der Erdmantel, auf der
anderen das kombinierte ,,oberflichennahe“ System
aus Erdkruste, Atmosphire, Biota und Hydrosphire.
Nur etwa 0,14 bis 0,16 10'> g a"! Kohlenstoff gelan-
gen als Kohlendioxid oder -monoxid vor allem
iiber das ,seafloor spreading’ aus dem Mantel in das
oberflaichennahe System. Durch Subduktion wird
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Kohlenstoff zuriick in den Mantel gefiihrt. Im Ver-
gleich zu den im oberflichennahen System beweg-
ten Kohlenstoffmengen ist der entsprechende Flux
gering und wird in den folgenden Betrachtungen
vernachldssigt.

Der grofdte Teil des oberflichennahen Koh-
lenstoffs konzentriert sich in der Erdkruste in den
Sedimentgesteinen einschliellich ihrer metamor-
phen Derivate. Es wird geschatzt, dass etwa 18 %
des gesamten Kohlenstoffs als C org I den silizikla-
stischen Sedimentgesteinen gebunden ist, wahrend
82 % als Karbonat vorliegt (8 Tab. 8.2, » Kasten7.1).
Insgesamt belduft sich die Menge an C__, sowie
Graphit, der aus organischem Kohlenstoff als meta-
morphe Bildung hervorging, auf etwa 6,4 x 10'> t. Fiir
uns Menschen, die wir mit unserer pflanzlichen und
tierischen Umwelt die Erde bevolkern, mag es tiber-
raschend sein, dass nur eine verschwindend geringe
Menge des gesamten Corg auf die Lebewesen entfallt
oder in geloster Form vorliegt (8 Tab. 8.2).

Innerhalb des oberfldchennahen Systems bewegt
sich der Kohlenstoft im globalen Kohlenstoffkreis-
lauf. Dieser wird in zwei Teile gegliedert, den des
organischen und den des anorganischen Kohlen-
stoffs. Beide Teilkreisldufe sind eng miteinander ver-
bunden und werden hier zunéchst aus Griinden der
einfacheren Darstellung getrennt behandelt, bevor
wir sie am Ende des Abschnitts zusammenfiihren.

15.3.1 Der Teilkreislauf des
anorganischen Kohlenstoffs

»Reines“ Regenwasser hat einen pH-Wert von 5-6, es
istdemnach schwach sauer (B8 Abb. 3.9). Die Gesteine
der Erdoberfliche sind somit in der chemischen Ver-
witterung besténdig einem schwach sauren Angriff
ausgesetzt. Die Kruste besteht im Wesentlichen aus
Silikaten und Karbonaten. Fiir den anorganischen
Kohlenstoffkreislauf sind insbesondere die Sili-
kate interessant, die Ca?* enthalten. Dazu gehéren
der Ca-reiche Plagioklas Anorthit sowie bestimmte
Amphibole (ein Doppelkettensilikat, 8 Tab.3.3). Der
Einfachheit halber stiitzt sich die folgende Diskus-
sion bzgl. der Silikate auf das Mineral Wollastonit mit
der simplen Zusammensetzung CaSiO,.

Unter der Verwitterung lésen sich Karbo-
nate viel rascher als Silikate. Die chemische
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Karbonatverwitterung neutralisiert die Azidizitét
von Kohlenséure:
Karbonatverwitterung:

CaCO; +H,CO; — Ca2+ +2HCO;  GlL15.1

Silikatverwitterung am Beispiel von Wollastonit:
CaSiO;+2H,CO; —

Gl.15.2
Ca?" +2HCO; +SiO, + H,0

Beide Verwitterungsprozesse produzieren Ca**
und HCO;". Die Silikatverwitterung setzt zusitzlich
Kieselsdure frei. Allerdings verbraucht die Silikat-
verwitterung zweimal soviel gelostes CO, in Form
von Kohlensiure wie die Karbonatverwitterung. Die
Reaktionsprodukte werden von Fliissen abgefiihrt
und kénnen zeitweise in Seen oder kontinentalen
Becken zwischengelagert werden, bis sie schlief3lich
ins Meer gelangen.

Wir haben gesehen, dass das Meerwasser durch
eine Reihe von chemischen Wechselwirkungen den
ionaren Eintrag aus den Fliissen bilanziert und somit
im Prinzip im Gleichgewicht bleibt. Die Meerwas-
serzusammensetzung ist zumindest fiir die Haupt-
elemente homogen, da die Residenzzeiten der Ionen
deutlich tiber der Umwilzrate der Ozeane liegen. Die
aus der Verwitterung eingetragene Kieselsdure bauen
Diatomeen, Radiolarien oder Schwamme in ihre Ske-
lette ein. Andere Organismen, wie z. B. Foraminife-
ren, Coccolithophoriden, Korallen etc. konstruieren
ihre Skelette aus CaCO,. CaCO, kann auch anorga-
nisch aus dem Meerwasser gefillt werden, meistens
geschieht die Fallung jedoch biotisch.

Die (biotische) Karbonatfillung geschieht durch
Entzug von Ca?* und HCO;” aus dem Meerwasser:

Karbonatféllung:

Ca?" +2HCO,~ — CaCO; +H,CO; Gl.15.3
Die marinen Organismen verursachen durch die
Fallung von Kalziumkarbonat eine Verschiebung
des Meerwasser-pH-Wertes nach sauer. Durch die
Fallung von Calcit nimmt der Kohlensduregehalt
und damit auch der Gehalt an geléstem CO, zu. So
produzieren die Organismen einen Gradienten der
CO,-Konzentration, der nach Gl. 15.4 zum Eintrag
von CO, aus dem oberflichlichen Meerwasser in die
Atmosphdre fithren kann.
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H,CO; +» CO, +H,0 Gl.15.4
In der Bilanzierung von Karbonatverwitterung und
Karbonatfillung ist das Nettoergebnis = 0, Aus-
gangsmaterial und Produkt sind chemisch identisch,
ebenso ihre Mengen. Anders ist es bei der Silikat-
verwitterung, bei der von den Ausgangsmineralen
unterschiedliche Minerale als Reaktionsprodukte
entstehen und die in einen Nettoertrag miindet.

Nettoertrag=CaSiO, + CO, —

Gl.15.5
CaCO; +Si0,

Insgesamt entspricht die Silikatverwitterung einer
Nettoumwandlung von atmosphérischem CO, zu
Calcit. Allerdings ist die Umwandlungsrate recht
gering: Sie betragt etwa 30 Mio. Tonnen C pro Jahr.
Bliebe dieser Flux unbilanziert, wiirde allein dieser
Prozess den bestehenden CO,-Gehalt der Atmo-
sphire binnen 20.000 Jahren aufzehren. Jedoch fithrt
diese Kalkulation in die Irre, da es eine Reihe von
Reservoiren gibt, die mehr als 50-mal soviel C ent-
halten wie die Atmosphére. Zunéchst wiirde also ent-
sprechend dem entstehenden Gradienten Kohlendi-
oxid z. B. aus den Meeren in die Atmosphire nachge-
liefert. So wiirde eine vollige Verarmung etwa 1 Mio.
Jahre dauern.

Da diese Verarmung nicht eintritt, muss im
Zuge des langfristigen anorganischen Kohlenstoft-
kreislaufs ein Riickfluss von CO, in die Atmosphire
stattfinden, der mit dem Karbonat-Silikat-Zyk-
lus beschrieben werden kann. Dieser Zyklus fiihrt
CO, durch die plattentektonischen Prozesse der
Metamorphose und des Vulkanismus in die Atmo-
sphire zuriick. Eintrag findet z. B. an Mittelozeani-
schen Riicken statt. Die Subduktion von Karbonaten
fithrt zu ihrer Metamorphose (Gl. 15.6) und damit
zum CO,-Riickfluss iiber Vulkanismus und entlang
von Wegsambkeiten in der kontinentalen Kruste der
Oberplatte.

CaCO4+Si0, — CaSiO, +CO, Gl.15.6
Die atmosphirische CO,-Konzentration erweist
sich somit als langfristig reguliert durch das Ver-
haltnis von Klima und Verwitterungsraten zueinan-
der. Die Verwitterungsraten sind wiederum beein-
flusst durch:

Temperatur: Raten chemischer Reaktionen
steigen mit zunehmender Temperatur,
Niederschlagsraten: Verwitterungsraten
steigen mit steigenden Niederschldgen.

Im Sinne einer heute heftig diskutierten
globalen Klimaerwdrmung wird erwartet,

dass eine wiarmere Welt auch eine nassere,

d. h. niederschlagsreichere Welt sein wird, da
sich der hydrologische Kreislauf infolge der
Erwédrmung beschleunigt. Dies sollte iber
gleichfalls steigende Verwitterungsraten wegen
der hoheren Temperaturen und Niederschlage
letztlich zu einer negativen Riickkopplung
fithren (8 Abb. 15.15). Diese Riickkopplung gilt
als entscheidender Faktor bei der Regulierung
der CO,-Konzentration in der Atmosphire.
Insgesamt stabilisiert sie das Klima der Erde
und hat dies offenbar auch in der erdgeschicht-
lichen Vergangenheit getan.

15.3.2 Der Teilkreislauf des
organischen Kohlenstoffs

Der kurzzeitige Teil des Kreislaufs organischen Koh-
lenstoffs ist gekennzeichnet durch die Photosynthese
der Pflanzen (Gl.7.2), Atmung und Fermentation. Bei
der Photosynthese entstehen organische Materie und
O,, wahrend die Atmung den umgekehrten Prozess
darstellt:

CH,0+0, — CO, +H,0 Gl.15.7
Durch die Photosynthese der Pflanzen, Algen und
Bakterien, die als primare Produzenten gelten, wird
Sonnenenergie in chemische Energie verwandelt
und in der organischen Substanz gespeichert. Tiere
und Menschen, die sich hingegen von pflanzlicher
Nahrung erndhren, machen sich die gespeicherte
chemische Energie zunutze und sind primére Kon-
sumenten. Die Bindung von organischem Kohlen-
stoff in Pflanzen geschieht tiber verschiedene kurz-
zeitige Skalen. Im Frithjahr gebildete Blitter konnen
bereits innerhalb eines Jahres mineralisiert werden.
In Baumstammen hingegen verweilt der organi-
sche Kohlenstoff tiber mehrere Jahrzehnte oder gar
Jahrhunderte.
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B Abb.15.15 Schematische Darstellung der insgesamt negativen Riickkopplung zwischen dem atmosphérischen
Treibhauseffekt — und damit dem Klima - und der Verwitterungsrate silikatischer Minerale. Ein steigender CO,-Partialdruck
verstarkt den atmospharischen Treibhauseffekt. Dieser bedingt einen Anstieg der Temperaturen an der Erdoberflache

und eine Zunahme der Niederschlagsraten. Die Kombination beider Faktoren wiederum beschleunigt die Verwitterung
von Silikatmineralen, die nach Gl. 15.2 CO, der Atmosphdére verbraucht. Dieses entspricht im Endeffekt einer negativen
Ruickkopplung zwischen dem Klimaeffekt einerseits und der Verwitterung andererseits (Bildrechte: nach Kump et al. 1999)

In sauerstofffreien Milieus, z. B. tief in Sedimen-
ten und Boden, zersetzen anaerob lebende Bakterien
organische Materie durch Fermentation zu Kohlen-
dioxid und Methan:

2CH,0 — CO, +CH, Gl.15.8

Das Kohlendioxid steht nach Austritt in die Atmo-
sphire wieder der Photosynthese zur Verfiigung.
Methan ist hingegen in unserer sauerstoffreichen
Atmosphire sehr instabil und hat eine Residenzzeit
von nur ca. 10 Jahren. Beim Abbau rekombiniert
Methan zu CO,,.

Es besteht ein standiger Kohlenstoffaustausch
zwischen Atmosphire, Hydrosphire und Litho-
sphire, dem u. a. iiber die Messung der stabilen
Kohlenstoffisotope und ihres §!3 C-Wertes in Sedi-
mentgesteinen und Organismenschalen nachge-
spirt werden kann (» Kasten 7.1). In den Meeren,
Fliissen und Seen scheiden viele Organismen bei
der Bildung ihrer Schalen und Skelette CaCO,
aus; diese werden schlieSlich als karbonatisches
Sediment abgelagert. Durch Lésung der Karbo-
nate kehrt ein Teil des Kohlenstoffs in die Hydro-
sphire zuriick, wo er von photosynthesetreiben-
den Organismen fiir ihren Stoffwechsel verwendet
wird. Pflanzen bilden neue organische Materie aus
dem CO, der Luft. Sterben die Organismen, wird

ihr C org 1N Sedimenten und Boden abgelagert. Der
iiberwiegende Teil wird jedoch wieder oxidiert und
kehrtals CO, in die Atmosphire oder Hydrosphire
zuriick.

Je nach den Bedingungen bei und nach der Abla-
gerung verbleibt jedoch meist ein grofler Teil des
Corg in den Sedimenten und geht in den langzeiti-
gen Kreislauf des organischen Kohlenstofts ein. Ein
Teil des sedimentierten C_ , kehrt an terrestrischen
und marinen Sickerquellen wieder in die Atmo- bzw.
Hydrosphére zuriick. Der Rest kann im Zuge der
Versenkung der Sedimente als Kohle oder Kerogen
erhalten bleiben oder zu Erdél und Erdgas umge-
wandelt werden. Werden organische Produkte in die
Metamorphose einbezogen, so kann sich aus ihnen
schlie8lich Graphit bilden. Die Exhumierung durch
tektonische Ereignisse setzt diese kohlenstofthalti-
gen Gesteine erneut der oberflachlichen Verwitte-
rung aus und der bisher gebundene Kohlenstoft tritt
wieder in den oberflichennahen Kohlenstoftkreislauf
ein. Den unterschiedlichen Bedingungen an der Erd-
oberfliche und in der Erdkruste entsprechend wird
der Teilkreislauf des organischen Kohlenstoffs in
zwei Unterkreisldufe unterteilt (8 Abb. 15.16). Die
Menge des Kohlenstoffs, die an der Schnittstelle von
einem Unterkreislaufin den anderen wechselt, repr-
sentiert weniger als 0,1 % der primédren organischen
Produktivitat.
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B Abb.15.16 Schema des
organischen Kohlenstoffkreislaufs
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Kohlenstoft wird im Kohlenstoftkreislauf tiber
kiirzere oder lingere Zeitraume hinweg von Koh-
lenstoffquellen zu Kohlenstoffsenken transpor-
tiert (B Abb. 15.16). Durch die Photosynthese oder
den Einbau in Kalkskelette binden Organismen Koh-
lenstoft und entziehen ihn der Atmosphare. Orga-
nismen wirken somit als Kohlenstoffsenke. Durch
Verwesung und Verwitterung von organischem
Kohlenstoff kann dieser in den Kreislauf zurtick-
kehren (Kohlenstoffquelle). Seine Verweildauer in
der Kohlenstoftsenke betrégt hier nur einige Jahre
bis ca. 100 Jahre. Werden Kalkskelette und abge-
storbene Organismen jedoch sedimentiert und mit
den Ablagerungen versenkt, so werden die Schalen
in Kalksteinen gebunden und aus den Organismen-
resten konnen sich Kohle, Erd6loder Erdgas bilden.
In diesem Fall verharrt der Kohlenstoft iiber geolo-
gische Zeitraume hinweg in der Senke. Erst durch
erneute Verwitterung der genannten Produkte nach
ihrer Exhumierung, sowie die durch Verbrennung
der fossilen Kohlenwasserstoffe durch den Men-
schen, wird diese Senke wieder zu einer Quelle und
der Kohlenstoff dem System Atmosphire-Hydro-
sphire wieder verfiigbar.

Eine besondere Rolle im Kohlenstoffkreislauf
spielt die Wechselwirkung zwischen der Atmo-
sphire und den Ozeanen. In einer etwa 50 m dicken
Schicht enthalt das oberflichennahe Meerwasser ca.
3,6 Billionen t CO, und damit etwa 30 % mehr CO,
als die gesamte Atmosphire (» Kasten 2.1). So wirkt

I

|

|

| metamorphen Sediment-
| gesteinen: hauptsachlich
|

|

I

Graphit

das Meerwasser als CO,-Senke, insbesondere auch
fiir den durch die Verbrennung fossiler Kohlenwas-
serstoffe steigenden CO,-Gehalt der Atmosphire.
Die in » Kap. 6 diskutierte ozeanische Klimapumpe
(B Abb.6.9) transportiert bedeutende Mengen dieses
CO, in die Tiefsee, ist aber nicht in der Lage, den
anthropogenen Anstieg in der Atmosphiére kurz-
fristig abzupuffern. Immerhin ist das erdumspan-
nende Zirkulationssystem allein fiir etwa 25 % des
CO,-Transfers aus der Atmosphire in die Ozeane
verantwortlich.

Ein weiterer sehr effektiver Mechanismus der
CO,-Umlagerung in die Ozeane geschieht mit-
hilfe des Planktons. Unter bestimmten Bedingun-
gen kommt es insbesondere in den geméafligten und
tropischen Meeresregionen zu sogenannten Plank-
tonbliiten. Nihrstoftfreichtum und Erwdrmung des
Oberflichenwassers erlauben wihrend des Friih-
jahrs eine rasche Vermehrung der Planktonpopula-
tionen, die Konzentrationen von mehreren zehn Mil-
lionen Organismen pro Liter Meerwasser erreichen
konnen und das Wasser dann griin farben. Die starke
photosynthetische Aktivitit des Planktons bindet
grofle Mengen an CO, in den Organismen. Einzeln
konnte keiner der einzelligen Planktonorganismen
nach seinem Absterben zum Meeresboden sinken,
um so das CO, effektiv in eine Senke zu transportie-
ren. Wegen der sehr langsamen Sinkraten verwesen
planktische Organismen bereits im Oberflichenwas-
ser und geben das CO, an die Atmosphire zuriick.
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Es hat sich jedoch vor einigen Jahren herausgestellt,
dass das abgestorbene Plankton zu kleinen und damit
schwereren Kliimpchen verklebt, die als dicht rie-
selnder Meeresschnee (,marine snow°) bereits nach
wenigen Tagen Sinkzeit in einer Tiefe von mehre-
ren 1000 m abgelagert werden. In der Tiefe kann der
organische Kohlenstoff in die marinen Sedimente
eingelagert werden und tiber lange Zeitrdume in
dieser Senke verharren.

15.3.3 Der globale Kreislauf des
Kohlenstoffs

Die Teilkreisldufe des anorganischen und organi-
schen Kohlenstoffs wirken zusammen im eigent-
lichen, globalen Kohlenstoffkreislauf. Er ist
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gekennzeichnet durch vielfiltige Wechselbeziehun-
gen zwischen den unterschiedlichen Kohlenstoffre-
servoiren. Der Gesamtkreislauf ldsst sich hinsicht-
lich der Zeitlichkeit der verschiedenen Prozesse und
Wechselwirkungen in einen langzeitigen und einen
kurzzeitigen gliedern (@ Abb. 15.17). Der langzeitige
Zyklus beschreibt die Transferbeziehungen des Koh-
lenstoffs zwischen den Gesteinen und den oberfldch-
lichen Reservoiren bestehend aus dem Ozean-At-
mosphire-System, den Boden sowie den Biota iiber
eine Dauer von mehreren Millionen Jahren hinweg.
Demgegeniiber ist der kurzzeitige Kohlenstoftkreis-
lauf gekennzeichnet von raschen Transfers innerhalb
der exogenen Systeme.

Wenn auch die Grundziige der Kohlenstoff-
teilkreisldufe und ihrer Wechselwirkungen bereits
recht gut verstanden werden, so sind doch viele

d langzeitiger Kohlenstoffkreislauf
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B Abb.15.17 Boxmodelldiagramm des Kohlenstoffzyklus (nach Berner 1999). Die Boxen reprasentieren die verschiedenen
Kohlenstoffreservoire, die Pfeile den Kohlenstoffflux zwischen ihnen. Anthropogene Einfliisse sind nicht berticksichtigt
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wichtige Details noch ungeklirt. Auf der Grundlage
von Bohrkernen aus den polaren Eisschilden ein-
schlieflich eines Kernes der Vostok-Bohrung in der
Antarktis konnte die Klimaentwicklung der letzten
400 ka recht gut rekonstruiert werden (8 Abb. 15.10).
Es zeigt sich, dass die Variation des CO,-Gehaltes
der antarktischen Atmosphére den Temperatur-
schwankungen, die durch Temperaturproxies ange-
zeigt werden, etwas hinterher eilt. Dies wiirde bedeu-
ten, dass der CO,-Gehalt keinen direkt steuernden
Einfluss auf die Temperaturentwicklung nimmt,
sondern dem Trend , hinterherlduft®. Wahrschein-
lich wird der CO,-Gehalt von den Temperaturvaria-
tionen der oberen Meerwasserschichten gesteuert,
da kaltes Meerwasser grofiere Mengen geldstes CO,
aufnehmen kann als warmeres. Die Bedeutung des
atmosphdrischen Kohlendioxids fiir die Klimaent-
wicklung ist also weiterhin in Diskussion.

15.4 Der Kreislauf des Phosphors

Phosphor hat nur ein stabiles Isotop. Es gibt also
keine Fraktionierungen durch Metabolismus oder
Phasentibergiange wie bei anderen stabilen Isotopen
(z. B.bei O, C). P ist lebensnotwendiger Bestandteil
jeglichen Lebens auf der Erde. Es spielt eine grof3e
Rolle beim Energiehaushalt der Zellen, es baut die
Gene mit auf, und es findet sich auch in Knochen
und Zihnen. Entsprechend begehrt ist Phosphor
und die biologische Produktivitét einer Land- oder
Meeresregion wird stark vom Phosphorangebot kon-
trolliert. Auf diese Weise bestimmt P auch die Rate,
mit der Organismen Kohlenstoff aus der Luft oder
dem Meerwasser aufnehmen; P hat somit klimati-
sche Relevanz (» Abschn. 15.3).

Gut durchliftete Flachmeerregionen zeichnen
sich dadurch aus, dass P praktisch zu 100 % im bio-
logischen Phosphatkreislauf verbleibt. Daher sind
flachmarine Sedimente typischerweise P-verarmt.
Nur in Meeresregionen mit stark erhchter Biopro-
duktion, z. B. in Upwelling-Gebieten (» Abschn.6.3),
in denen es zu massiver Ablagerung und Versenkung
von organischem Material kommt, kénnen P-reiche
Sedimente entstehen. Auf diese Weise bildeten sich
in der warmen dquatornahen Neothethys der Krei-
dezeit riesige Phosphatlagerstitten, die sogenann-
ten ,phosphorite giants’ Bedeutende Vorkommen
befinden sich in NW-Afrika und im Nahen Osten.

An Land stellen Seen mit ihren Sedimenten, die reich
an organischem Material sind, bedeutenden P-Sen-
ken dar. Die primdre Quelle von Phosphor sind die
magmatischen Gesteine (8 Tab. 12.1). Durch bio-
chemische Verwitterung gelangt P in die Flisse und
schlieSlich ins Meer.

Die grof3e wirtschaftliche Bedeutung des Phos-
phors liegt in der Nutzung als Bestandteil von
Diinger. Dies hat die negative Konsequenz, dass heute
die Fliisse dem Ozean weltweit neben ca. 3 Mta™! P
aus natiirlichen Quellen zusitzlich 14 Mta™! aufgrund
der exzessiven Anwendung als Diinger zufiihren.

15.5 Der biogene Faktor - Hat Gaia
die Erde bewohnbar gemacht?

Die Biosphire ist in ihrer Verbreitung eng an die
Hydro- und Atmosphire gebunden. Allerdings gibt
es Hinweise dafiir, dass Bakterien im Porenwasser
von Sedimenten bis in grofiere Tiefen an den diage-
netischen Prozessen beteiligt sind. In den vorange-
gangenen Abschnitten wurde auf den Einfluss hinge-
wiesen, den die Hydro- und Atmosphire, aber indi-
rekt auch die festen Erdsphiren auf die Lebewelt
haben. Fiir uns Menschen sind diese Einfliisse auf
unseren Lebensraum in Form von Uberflutungen,
Unwettern, Diirren etc. vertraut. Nicht so verbrei-
tet ist das Bewusstsein, dass die Biosphire ihrerseits
einen entscheidenden Faktor im System Erde dar-
stellt. Im Folgenden sind die wichtigsten Prozesse
aufgelistet (verdndert nach Margulis & West 1993,
vgl. auch » Kap.7 und » Abschn. 15.3):

O,-Entstehung durch Photosynthese,

Bindung und Versenkung des Treibhausgases

Co,,

Bildung von Methan (ein Treibhausgas, welches

auch die Ozonschicht und damit die UV-Strah-

lungsintensitit beeinflusst),

Bindung des verfiigbaren Phosphors in der

Biomasse,

Veranderung der kontinentalen Albedo durch

die Pflanzendecke,

Beschleunigung der Erosion durch biogene

Verwitterung (> Kap. 3),

Beeinflussung von Erosion und Oberflichen-

abfluss durch die Pflanzendecke,

bakterielle Aktivitat bei der Bildung sedimen-

tarer Lagerstitten (z. B. BIF, » Abschn. 14.3).



Literatur

1965 formulierte James E. Lovelock die Gaia-Hypo-
these, die eine biogene Kontrolle der atmosphiri-
schen Zusammensetzung und Temperatur beinhal-
tet. Angesichts der vielfiltigen Einflussnahmen
der Biosphire auf das System Erde, von denen wir
einige oben genannt haben, erscheint diese als eine
sehr komplexe Lebensgemeinschaft, die die frithe
Erde besiedelt hat und die Lebensbedingungen
seitdem kontrolliert. Ohne den ,,Superorganismus®
Gaia wiirden die Oberflichenbedingungen der Erde
denen ihrer Nachbarn Venus oder Mars — mit hohem
CO,-Gehalt, wenig Stickstoff und sehr trocken -
ahneln. Der jiingste ,,Trick“ von Gaia ist das Auftre-
ten des Menschen. Seine Bediirfnisse gegeniiber dem
System Erde und sein Einfluss auf das System Erde
sind Gegenstand des folgenden Kapitels.
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Der Mensch nutzt die Erde als Lebensraum und zur
Ernédhrung, er hat Bedarf an Rohstoffen, er greift in
die Natur ein, gebraucht die Erde als Miilleimer und
will sich vor den natiirlichen Gefahren schiitzen. Wir
geben im Folgenden einen Uberblick, der einerseits
die Rolle des Faktors Mensch im System Erde auf-
zeigt und andererseits die von der Gesellschaft an die
Geowissenschaften gestellten Anforderungen und
Aufgaben skizziert.

16.1 Natiirliche Gefahren

Die wichtigsten natiirlichen Gefahren sind Erdbe-
ben, Rutschungen, Felsstiirze, Erosion, Uberflu-
tungen, Stiirme, Vulkanausbriiche und Tsunami
(B Tab. 16.1). Der Begriff Gefahr ist mit einer Ein-
treffenswahrscheinlichkeit verkniipft und beinhaltet
nicht abwendbare Ereignisse. Das Risiko bezieht sich
aufz. B. durch entsprechende Besiedlung oder Bau-
mafinahmen abwendbare Schiaden. Fiir ein Gebiet
ohne menschliche Giiter im weitesten Sinne ist das
Risiko = 0, trotz moglicher Gefahren.

Am Beispiel von Erdbeben, Tsunami, Vulkanaus-
briichen und Hurrikanen werden im Folgenden die
Methoden der Gefdhrdungsabschitzung und Scha-
densminderung erlautert.

16.1.1 Erdbeben

Die Erdbebenforschung umfasst eine grofie Zahl von
Parametern, wie z. B. das Geschwindigkeitsverhltnis
von P- und S-Wellen, welches die elastischen Eigen-
schaften des Untergrundes widerspiegelt. Weiterhin
werden die elektrische Leitfahigkeit, Gasemissionen
und Deformationen gemessen. Ein haufig verwende-
ter Parameter zur Erdbebenvorhersage ist die Seismi-
zitat (Erdbebentitigkeit), und hierbei vor allem die
Mikrobebentitigkeit in einem Gebiet (> Kasten 9.1).

Die erdbebenreichen Gebiete und der Grund
ihrer Position sind inzwischen gut bekannt
(B Abb. 10.1 und 10.2). Satellitengestiitzte Interfero-
metrie erlaubt eine Rekonstruktion des vertikalen
Versatzes, den ein Erdbeben an der Erdoberfliche
verursacht (B Abb. 16.1). Auch kennen wir inzwi-
schen die Abhéngigkeit zwischen Haufigkeit und
Magnitude von Erdbeben (B Abb. 16.2a) und die
moglichen Folgen in der Umgebung des Epizentrums

(B Abb. 12.2b). Langfristige Vorhersagen liegen im
Zeitraum von einer bis mehreren Dekaden und sind
heute recht verldsslich. Mittelfristige Vorhersagen
beziehen sich auf einige Jahre (8 Abb. 10.20). Das
Problem einer gesicherten kurzfristigen Vorhersage,
die den Zeitraum von Wochen, Tagen und Stunden
betrifft, ist noch ungeldst. In den 1970er Jahren
herrschte eine Euphorie tiber die Vorhersagbarkeit
von Erdbeben mithilfe der Vorlduferphdnomene,
neuere Daten haben leider zu einer Erniichterung
gefiihrt. Vielversprechend scheint die Identifikation
von seismischen Ruhephasen zu sein, welche grofien
Beben vorausgehen. Diese ,,Ruhe vor dem Sturm®,
also das deutliche Nachlassen von Mikrobeben (i. d.
R. Magnitude <4), ist in einigen Féllen 1-2 Jahre vor
einem groflen Erdbeben festgestellt worden.

Die langfristigen Beobachtungen der Erdbe-
bentitigkeit werden in Epizentrenkarten dargestellt
(B Abb. 16.3). Diese bilden die Grundlage zur Ein-
schitzung moglicher Erdbebenschédden. Neben der
Beobachtung und Vorhersage ist Schadensminde-
rung (,mitigation’) in Erdbebengebieten wichtig.
U. a. werden hierzu geologische Karten bei der Stand-
ortplanung von Bauvorhaben herangezogen. Was-
sergesittigter unkonsolidierter Untergrund z. B.,
wie Sande in Flussauen, b3t bei einem Erdbeben
durch Liquifaktion seine Standfestigkeit vollig ein
(vgl. » Abschn. 5.2; B Abb. 16.2b). Bei einem Erdbe-
ben konnen Gebaude auf solchem Untergrund regel-
recht versinken, leere Oltanks auftauchen.

B Tab. 16.1 Todesopfer durch Naturkatastrophen
im 20. Jh. (Stand 1989)*

Katastrophe Todesopfer Todesopfer
in Millionen  in%
Erdbeben 2,08 50,9
Uberschwemmungen 1,21 29,7
Stlirme 0,69 16,9
Vulkanausbriiche 0,07 1,9
Tsunami 0,02 0,5
Erdrutsche 0,004 0,1

Gesamt: 4,074

*Quelle: Daten des Science Council of Japan, 1989,
aus Warnecke et al. (1991)
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B Abb.16.1 Mithilfe der Interferometrie

kann der vertikale Versatz der Erdoberflache als

Folge von Erdbeben dargestellt werden. Hierzu

werden Satellitenaufnahmen (ERS-2) miteinander

verglichen, die vor und nach dem Beben

entstanden sind. (a) zeigt das Interferogramm des
Manyi-Erdbebens in Tibet (8.11.1997; Magnitude
7,6). Jeder Farbstreifen (also beispielsweise von

rot zu rot) entspricht hier einem Betrag von ca.

2,8 cm Bodenversatz. Die eingezeichnete rote
Linie zeigt den Verlauf der Storung, an der das
Beben abgelaufen ist (aus Peltzer et al. 1999). (b)
Interferogramme von grof3en Erdbeben in den
zentralen Anden zwischen 1992 und 2005 (ERS-1,
ERS-2 und Envisat-Radar-Satellitenaufnahmen der
ESA), dargestellt auf einem digitalen Hohenmodell
des stidamerikanischen Kontinentalrandes. Hier
reprasentiert ein Farbzyklus 10 cm Vertikalversatz;
zum Verstandnis der,beach balls’siehe
B Abb. 11.19 (Bildrechte: aus Pritchard et al. 2006,
2007)
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B Abb.16.2 (a) Erdbeben-Magnitude M aufgetragen gegen die Anzahl der pro Jahr im stidlichen San-Andreas-

Storungssystem (s. @ Abb. 11.29) auftretenden Beben, die oberhalb der jeweiligen Magnitude liegen: GroRe Erdbeben sind
also systematisch seltener als kleine; der b-Wert gibt die Steigung der Ausgleichsgeraden an (Bildrechte: Page & Felzer 2015);
(b) Diagramm Magnitude vs. maximaler Entfernung vom Epizentrum, bei der bestimmte Prozesse ausgeldst werden kdnnen

(Bildrechte nach Manga et al. 2009)

Die Zahl der Todesopfer durch Erdbeben hat durch
erdbebensicheres Bauen abgenommen. Der Schaden
durch Erdbeben steigt hingegen stark an, da in einigen
Erdbebenzonen von Jahr zu Jahr mehr Menschen leben
und mehr Wirtschaft konzentriert wird (vgl. @ Abb. 16.5
mit @ Abb. 10.1). Wahrend die Erdbebenschiden in
den 70er Jahren des 20. Jh. weltweit unter 5 Mrd. US$
blieben, hat alleine das Kobe-Erdbeben 1995 in Japan
einen Schaden von 100 Mrd. US$ verursacht. Versi-
cherungsunternehmen haben fiir den Fall eines grofien
Erdbebens im Raum Tokyo, abgesehen vom menschli-
chen Leid, einen volkswirtschaftlichen Schaden in der
unvorstellbaren Hohe von 3,3 Billionen Dollar kalku-
liert. Die Auswirkung solch eines lokalen geologischen
Ereignisses auf die Weltwirtschaft und damit auf die
Weltbevolkerung wire immens und unterstreicht die
grofle Bedeutung der Erdbebenforschung.

16.1.2 Tsunami

Nicht zuletzt die Tsunamiereignisse am 26. Dezem-
ber 2004 im Indischen Ozean sowie am 11. Mirz
2011 in Nordjapan haben der Menschheit vor Augen

gefiihrt, welch zerstorerische Gefahr von Tsunami
ausgeht (B Abb. 16.4; » Abschn. 6.3). Die Wirkung
der dem Prozess ohnehin innewohnenden Gewalt
wird noch dadurch sehr verstérkt, dass immer mehr
Menschen in Kiistennihe siedeln. Eine grofie Zahl
von groflen und sehr groflen Stidten, sog. Megaci-
ties (B Abb. 16.5), befindet sich an tsunamigefihrde-
ten Kiisten. Dazu gehoren beispielsweise Jakarta auf
der Insel Java, Indonesien, und der Grofiraum Los
Angeles, USA. Der Tsunami vom Médrz 2011 in Japan
hat gezeigt, dass die dem Tsunami eigene zerstoreri-
sche Wirkung einhergeht mit sekunddren Gefihr-
dungen durch ausgedehnte Brinde oder die Zersto-
rung von Industrieanlagen und die erst daraus resul-
tierende Kontamination der Umwelt.

Die Reaktorunfille in Fukushima, Nordjapan,
infolge des Bebens vom Mirz 2011 sind ein geeigne-
tes Beispiel fiir diese sekundéren Effekte. Das Erd-
beben mit der Stirke M 9,0 fithrte zu einer automa-
tischen Abschaltung der Reaktoren. Der durch das
Beben erzeugte Tsunami zerstorte wenige Minuten
spéter die Stromversorgung, die fiir die Aufrecht-
erhaltung der Kithlung der Brennstdbe notwen-
dig ist. Lange Kiistenabschnitte Japans — und auch
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B Abb.16.3 Epizentrenkarte von Deutschland und angrenzenden Gebieten (vgl. B Abb. 11.17). Die GréRBe der Kreise
bezieht sich auf die Epizentralintensitat. Diese ist ein Maf3 fuir die Erdbebenwirkung an der Erdoberflache und wird in

12 Grade unterteilt. Ab Grad 3 sind die Erdbeben von Personen spiirbar, ab Grad 6 treten Schaden auf. In dieser Karte sind
alle bekannten Beben ab Grad 4 eingetragen, wobei die Dokumentation von Beben hoherer Intensitét bis zu 1000 Jahre
zurlckreicht. In der Karte sind dartiber hinaus Isoseisten eingetragen. Dies sind Linien gleicher Intensitat bezogen auf ein
Gefahrdungsniveau von 10 % der Auftretens- oder Uberschreitenswahrscheinlichkeit innerhalb von 50 Jahren (Bildrechte:
umgezeichnet nach Bosse & Griinthal 1996)
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a Was tun bei Erdbeben und Tsunami

Runter! Schutz suchen!
Schiitze Dich selbst bei einem Erdbeben

AN ™

Festhalten!

A BNCL

Laufe nach oben!

Die Erschiitterung durch das Beben ist Deine Warnung

BIenbe oben!
Wellen kénnen noch nach Stunden kommen

O Abb.16.4

Im Falle eines Erdbebens ist es wichtig, Schutz zu suchen. Am besten verldsst man das Haus und begibt sich

an einen sicheren Ort. Da man ein héheres Haus nicht so schnell verlassen kann, suche man Schutz unter einem kréftigen
Tisch oder in einem Durchgang zwischen zwei Rédumen. Befindet man sich an der Kuste, sollte man im Falle eines starken
Bebens sofort und so schnell wie moglich auf natiirliche Hohen fliichten. Dort muss man einige Stunden verweilen, denn

es kénnen auch noch mit grofBer Verzégerung weitere Wellen kommen. An vielen tsunamigefahrdeten Kiisten gibt es
inzwischen Hinweisschilder, die Tsunamifluchtrouten ausweisen. Direkt nach der Ankunft mache man sich unbedingt mit
diesen vertraut (Bildrechte: verandert nach L. Dengler, Humboldt State University, Kalifornien, USA); (b) Hinweisschild auf eine

Tsunamifluchtroute an der Pazifikkiiste der USA in Oregon

alle kiistennahen Kernkraftwerke - sind wegen der
gut bekannten Tsunamigefahr durch Schutzwille,
sog. Tsunamimauern, geschiitzt. Diese konnen die
Tsunami nicht abhalten, sie konnen nur die zerstore-
rische Kraft beim Auflaufen mindern. Diese Mauern
waren jedoch in Fukushima niedriger als bei anderen
kiistennahen Kernkraftwerken.

Eine Abschitzung der moglichen Dimensio-
nen von Tsunami an gefihrdeten Kiisten ist abge-
sehen von ihrer wissenschaftlichen Bedeutung
(» Abschn. 6.3) wichtig als Grundlage fiir Tsunami-
warnungen und fiir die Planung und Einrichtung
von Evakuierungspldanen und -routen. Dariiber
hinaus sollten sie in diesen Regionen ganz allge-
mein Eingang in Bebauungspldne und den Kiisten-
schutz finden.

Tsunamifrithwarnsysteme wie das DART-2-
System im Pazifik sowie das im Aufbau befindliche
System fiir den Indischen Ozean registrieren Erd-
beben und moglicherweise entstehende Tsunami
mithilfe von Sensoren am Meeresboden, Messbojen
und Satellitenbeobachtungen. Via Satellit werden die
Daten an ein zentrales Rechenzentrum tibertragen
und flieflen fast in Echtzeit in Computersimulationen
der Tsunamiausbreitung und des Auflaufens ein. Auf
der Grundlage der Simulationsergebnisse konnen
dann Tsunamiwarnungen fiir bestimmte Kiisten-
abschnitte ausgesprochen werden und zumindest
Evakuierungsmafinahmen (8 Abb. 16.14) vorberei-
tet und durchgefithrt werden.

Historische Aufzeichnungen liefern fiir betrof-
fene Kiisten nur ein Bild der letzten wenigen
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B Abb.16.5 ImJahr 2005 gab es 20 Megacities auf der Erde. Die Zahlen in Klammern hinter den Stadtenamen geben die
Anzahl der Einwohner in Millionen an. Megacities sind Stadte mit mehr als 10 Mio. Einwohnern. Derzeit leben etwa 10 %

aller Stadtbewohner in Megacities, auf Stadte mit 5-10 Millionen Einwohnern entfallen 7 %. Jedoch verfiigt nur etwa die
Halfte aller Haushalte lber eine dauerhaft gebaute Bleibe, die andere Halfte lebt in provisorischen Unterkiinften. Immerhin
haben mehr als 90 % der stadtischen Haushalte einen Zugang zu Trinkwasser. Grof3e Stadte stellen hohe Anspriiche an die
Wasserversorgung aus dem Grundwasser, die sehr haufig nicht im Gleichgewicht mit der nattirlichen Grundwasserneubildung
stehen und damit langfristig nicht befriedigt werden kénnen (vgl. » Abschn. 4.1). Zudem kann von Ballungsrdumen ein
erhebliches Kontaminationsrisiko fiir das Grundwasser ausgehen. Das Fldchenwachstum der Stadte versiegelt hdufig wertvolle
Ackerflache und behindert die Grundwasserneubildung durch Versickerung. Auch steht es in Konkurrenz mit den natiirlichen
Lebensraumen von Flora und Fauna. Neben den im Text erwdhnten Tsunami, die einige Kuistenstadte bedrohen kénnen,

stellt der im Zuge der globalen Erwdrmung zwangsldufig eintretende Anstieg des Meeresspiegels eine weitere, langfristige,
Bedrohung dar - in diesem Jahrhundert ist ein Anstieg um 30 bis 60 cm wahrscheinlich (B Abb. 15.1) (Bildrechte: verandert

nach Bundeszentrale fiir politische Bildung 2011)

Jahrhunderte. Fir die Abschitzung von Wiederho-
lungsintervallen und Gefahrdungspotenzialen ist
eine gute Kenntnis der Paldotsunamigeschichte von
grofler Bedeutung. Sie ist aber fiir die meisten Kiisten
noch nicht gegeben.

16.1.3 Vulkanische Gefahren

Die Gefihrdungsabschitzung (,hazard assessment)
und die Uberwachung (,monitoring’) ist in dicht
besiedelten Zonen mit aktivem Vulkanismus eine
bedeutende Aufgabe der Geowissenschaften. Mega-
cities wie Mexiko-Stadt (8 Abb. 16.5) und andere
grofle Stadte, wie z. B. Quito in Ecuador, sind von
aktiven Vulkanen geradezu umstellt. Aber auch in
diinn besiedelten Gebieten ist die Uberwachung vul-
kanischer Aktivitdt wichtig, z. B. fiir die Flugsicher-
heit. Zur Abschitzung des Gefahrenpotenzials eines

Vulkans ist eine Kartierung und Datierung der vul-
kanischen und sedimentéren Ablagerungen notwen-
dig, um Aussagen tiber die Ausbruchshéufigkeit, die
typische Ausbruchsart und die Reichweite der vul-
kanischen und sedimentiren Produkte treffen zu
kénnen. Bei der Uberwachung eines aktiven oder
zu neuem Leben erwachten Vulkans kommen ver-
schiedene Methoden, wie Seismologie, Geodasie,
Fernerkundung (SO,-Emission, Infrarotstrahlung)
und Messung vulkanischer Gase, zur Anwendung.
Die grofite Gefahrdung geht von pyroklastischen
Stromen und Laharen aus (8 Abb. 16.6, vgl. auch
» Abschn.12.3).

Gerade bei Vulkanen mit langen Ruhepha-
sen (mehr als 100 a) ist eine verldssliche Prog-
nose des Ausbruchszeitpunktes und der Heftig-
keit der Eruption problematisch. Auch die Vor-
aussage des Eruptionsendes bei tatigen Vulkanen
ist nicht einfach. Bei einigen Ausbriichen haben
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B Abb.16.7 Weg und Intensitat

des Hurrikans Katrina (a) sowie der R T T I L
. N . Hurrikan Katrina
Verlauf seiner Geschwindigkeit (b) im L
erias figkeit (b) 40 23.- 30. August 2005
nordlichen Golf von Mexiko vom 23. Hurrikan
bis 31. August 2005. Entlang seines —— Tropischer Sturm
Weges nahm der Sturm bestandig an Tropische Depression
Intensitat zu und entwickelte sich in 35 — Extratropischer Sturm -
. . . ® 00 UTC Position
drei Stadien (extratropischer Sturm, 30 o 12 UTC Position
tropische Depression, tropischer <— Luftdruck (mb)
Sturm) zum Hurrikan. Nach dem 30 i
Landfall bei New Orleans bewegte
sich der Hurrikan ausschlieBlich
Uber Festlandsflachen hinweg und
nahm daher rasch an Intensitat 25 7
ab; kn =Knoten, 1 kn =1,85 km ’ .
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et al. 2005)
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B Abb.16.6 Nach 400 Jahren Ruhe erwachte der philippinische Mt. Pinatubo am 2. April 1991 mit kleinen phreatischen
Explosionen. Da von dem ,schlafenden” Vulkan keine Gefahrenkarte existierte, haben der philippinische und der US-
amerikanische geologische Dienst in der kurzen Zeit zwischen dem Erwachen des Vulkans und dem grof3en Ausbruch
(9.-15.6.1991) eine Gefdhrdungsabschétzung durchgefiihrt (Karte vom 23.5.1991, in blau). Der Vergleich der Geféhrdungszonen
vom 23.5.1991 mit der tatsachlichen Verbreitung von pyroklastischen Ablagerungen und Laharen bis 1.9.1991 zeigt trotz

der gebotenen Eile eine gute Ubereinstimmung; die parallel laufende, intensive Beobachtung (,monitoring’) des Vulkans

flihrte am 7.6.1991 zur Ausrufung der 4. Alarmstufe ,Eruption innerhalb von 24 Stunden méglich” sowie zur Evakuierung von
58.000 Menschen. Anhand der seismischen Aktivitdt konnte der Magmenaufstieg kurz vor dem Ausbruch verfolgt werden (unten).
Die starke Laharaktivitat wurde von schweren Unwettern mit viel Niederschlag verursacht. Wahrend des Ausbruchshéhepunkts
zog das Zentrum des Taifuns Yunya nur 50 km entfernt vorbei. Obwohl der Pinatubo-Ausbruch der zweitgréB3te des 20. Jh. war,
sind in dem dicht besiedelten Gebiet aufgrund der erfolgreichen Ausbruchsabschatzung und -vorhersage ,nur” 320 Menschen
umgekommen. Die meisten von ihnen sind von Hausdachern begraben worden, welche unter der Last der regennassen
pyroklastischen Falldecke zusammenbrachen (Bildrechte: nach Pinatubo Volcano Observatory Team 1991)
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Kommunikationsprobleme zwischen Wissenschaft-
lern, Presse und Administration sowie administra-
tive Fehlentscheidungen zu den katastrophalen
Folgen beigetragen.

16.1.4 Hurrikane

Tropische Stiirme und Wirbelstiirme erreichen sehr
hohe Windgeschwindigkeiten und daraus resultieren
entsprechende Wasserstromungsgeschwindigkeiten
und Wellenhohen. Hurrikane sind Wirbelstiirme,
die auch als Zyklone bezeichnet werden. Man unter-
scheidet auflertropische und tropische Zyklone, die im
Atlantik als Hurrikan (vom span. Wort huracan; Wir-
belsturm) und im Pazifik als Taifun bezeichnet werden
(vom chinesichen Begriff ,tai fung’ = grofler Wind).
AufSertropische Wirbelstiirme bilden sich entlang der
Grenze zwischen kalten und wirmeren Luftmassen,
insbesondere entlang der Front zwischen den Polar-
und den Ferrel-Zellen (» Kap. 2,8 Abb.2.2). Tropische
Zyklone bilden sich hingegen innerhalb einer warmen
Luftmasse. Fiir eine Klassifikation als Hurrikan oder
Taifun werden laut Definition Windgeschwindigkei-
ten von mindestens 118 km h™! verlangt.

Ein Hurrikan entsteht zumeist aus einer kleinen
»tropischen Depression®, einem Niedrigdruckgebiet
innerhalb einer wellenformigen atmosphérischen
Anomalie (,easterly wave) in den von Osten wehen-
den Passatwinden. Im Atlantik kommen die Passat-
winde recht ,trocken’, also arm an Luftfeuchtigkeit,
vom afrikanischen Kontinent. Werden die Luftmas-
sen, die diese Anomalie enthalten, tiber den bis zu 26
°C warmen tropischen Wassermassen im zentralen
Atlantik ausreichend erwirmt, entstehen zirkulare
Winde in der Umgebung der Depression und warme,
feuchtere Luft wird von der Meeresoberfliche in die
Depression gleichsam hineingesogen. Beim Aufstieg
kondensiert die relativ grofle Menge an Luftfeuchtig-
keit, was wiederum latente Energie in erheblichem
Umfang freisetzt (» Kasten 13.1). Diese treibt als
kinetische Energie den Sturm an. In Zyklonen wird
etwa 2-4 % der Kondensationsenergie in Luftbewe-
gung umgesetzt und nicht in Wirme! Dieser embry-
onale Sturm kann unter idealen Bedingungen inner-
halb von 3 Tagen zu einem Hurrikan anwachsen.

Aus der Kondensation der Luftfeuchtigkeit
ergeben sich z. T. sintflutartige Regenfille, bei

denen mehr als 2,5 cm Niederschlag pro Stunde
fallen kénnen. Bis zu 20 Mrd. t Wasser kdnnen so im
Verlauf eines Tages abregnen! Ein Hurrikan kann an
einem Tag 2.400 Billionen Kilowatt Energie erzeu-
gen, eine Energiemenge, die in etwa dem Verbrauch
der USA in einem Jahr entspricht. Es istam Ende die
Sonnenenergie, die diesen Sturmzyklus von Ener-
gieabsorption, Evaporation, Kondensation und
Umwandlung in kinetische Energie antreibt.

Im August 2005 verursachte der Hurrikan
Katrina grofle Zerstérungen in der amerikanischen
Stadt New Orleans und ihrer Umgebung. Der Sturm
nédherte sich der Stadt von Siiden und erreichte
maximale Windgeschwindigkeiten von ca. 150 kn
(1 Knoten = 1,85 km h™!) wenige Stunden vor Land-
fall (B Abb. 16.7). Der Hurrikan Camille erzeugte
1969 im Golf von Mexiko oberflichliche Meeresstro-
mungen von bis zu 160 cm s7! (5,76 km h™!). Lokal
wurde die Sedimentoberfliche des Meeresbodens
durch Erosion um 2 m gesenkt, an anderen Stellen
akkumulierte dieses Sediment und fiithrte zu einer
Abnahme der Wassertiefe von bis zu 10 m.

16.2 Umwelt und Klima

Seit den 1970er Jahren hat sich das Bewusstsein des
Menschen fiir seine Umwelt und das Ausmafd der
von ihm verursachten Schaden enorm erweitert. Der
Mensch ist gleichermaflen Téter und Opfer seiner
Eingriffe in natiirliche Kreisldufe. Das Ausmaf3 dieser
Eingriffe bewegt manche Wissenschaftler bereits
dazu, die Epoche des Holozéns fiir beendet zu erkla-
ren und das Anthropozan auszurufen. Im Zusam-
menhang mit diesen Verdnderungen ist in den Geo-
wissenschaften mit der Umweltgeologie ein neues
Betitigungsfeld von grofler gesellschaftlicher Rele-
vanz entstanden.

Die Landoberfldche wird von den Menschen
als Lebens- und Erholungsraum, fiir die Landwirt-
schaft, zur Rohstoffgewinnung und -sicherung sowie
zur Trinkwassergewinnung und zum Trinkwasser-
schutz genutzt. Bei der Nutzungsplanung dieser i.
W. nicht vergroflerbaren Fldche spielen geowissen-
schaftliche Kenntnisse eine zentrale Rolle. Hierbei
werden computergestiitze Geoinformationssysteme
(GIS) zur Datenerfassung, -bearbeitung und -dar-
stellung verwendet.
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Die genannten Nutzungen stehen, zumal in dicht
besiedelten Gebieten wie Deutschland, in Konkur-
renz zueinander. Beispielsweise fithrt eine inten-
sive Landwirtschaft durch Uberdiingung zu einer
Gefahrdung von Grundwasservorriten. Der Schutz
von Grundwasser und Oberflichengewéssern hat
auch Vorrang vor einer rohstofflichen Nutzung einer
Flache, z. B. als Sand- und Kiesgrube (vgl. » Kasten
4.1). Dies betrifft auch die Auffindung, Erfassung und
mogliche Sanierung von Altlasten (alte Deponien
und Industriestandorte).

Geowissenschaftlicher Sachverstand ist eben-
falls gefragt bei der Umweltvertréaglichkeitspri-
fung (UVP), die bei der Planung von neuen Indus-
triestandorten, Deponien, Abwasserleitungen und
-anlagen, von anderen Bauwerken, sowie von Grund-
wasser- und Rohstoffentnahme etc. gesetzlich vorge-
schrieben ist. In das Feld der Geologie fallt weiterhin
die Bewertung und Beobachtung von Tiefdeponien,
z. B. fiir radioaktiven Sondermiill, in Bergwerken,
Kavernen und Bohrl6chern. Ein weiteres geowissen-
schaftliches Aufgabengebiet ist die Abschétzung der
Umweltgefihrdung durch Lagerstitten sowie deren
umweltschonende Gewinnung und Rekultivierung.

Die oben skizzierten Aufgaben der Geowissen-
schaften beziehen sich auf nationale, regionale und
lokale Bereiche. Mehrere Staaten oder ganze Konti-
nente sind von Schadstoffen in der Luft (z. B. saurem
Regen) oder in Gewissern (Fliissen, Seen und Rand-
meeren) betroffen (z. B. Schwermetallbelastung, Phos-
phatbelastung). Zu ihrer Erfassung fithren Geowis-
senschaftler Wasser-, Boden- und Sedimentanalysen
durch (B8 Abb. 16.8). Auf globaler Ebene lautet die z. Zt.
vielleicht drangendste Frage an die Geowissenschaf-
ten: Wie wird sich das Klima entwickeln? Leben wir
in einem Interglazial (8 Abb. 15.10), befinden wir uns
also auf dem Weg zu einem neuen Glazial mit allen
seinen Konsequenzen (Trockenfallen von Meerestei-
len, Verschlechterung der Ernten)? Oder beginnt eine
neue Treibhausira, ausgel6st durch natiirliche und/
oder menschliche Faktoren, mit der Folge von mariner
Transgression und Desertifikation der Landoberfldche
(» Abschn. 15.2)? Wodurch werden Klimaveranderun-
gen ausgelost und gesteuert? Fiir eine Unterscheidung
von natiirlichen (nicht-menschlichen) und mensch-
lichen Einfliissen auf die Prozesse im System Erde ist
ein prézises Verstandnis der jiingeren und élteren geo-
logischen Vergangenheit Voraussetzung.
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Viele natiirliche Faktoren sind in ihrer Ursache
auflerhalb unserer Einflussmoglichkeiten, wie z. B.
Variationen der Erdumlaufbahn, die zu Klimaveréan-
derungen fithren und eine Veranderung der Meeres-
spiegelhohe bewirken kénnen. Andere Klimafakto-
ren, allen voran die Treibhausgase, werden zweifels-
frei durch menschliche Aktivitat beeinflusst, wie der
Internationale Klimarat (Intergovernmental Panel on
Climate Change, IPCC) wiederholt festgestellt hat.
Die Verbrennung von fossilen Kohlenwasserstoffen,
Kohle und Holz hat den CO,-Gehalt der Atmosphire
bereits stark angehoben (vorindustriell ca. 295 ppm,
1995 ca. 356 ppm; B Abb. 16.9), in diesem Jahrhun-
dert werden vielleicht 600 ppm erreicht.

Nach einer von Roger B. Hooke (1994) in GSA
Today veroffentlichten Studie bewegen heute die
Menschen pro Jahr rund 30 Gigatonnen an Erdreich
fiir Haus- und Straflenbau sowie im Bereich der Roh-
stoffgewinnung. Im gleichen Zeitraum transportie-
ren Fliisse, die einen bedeutenden natiirlichen Faktor
der exogenen Dynamik darstellen (» Kap. 5), nur
circa 14 Gigatonnen an Sediment, wobei die mensch-
lich verursachten Frachten von ca. 10 Gigatonnen
(Erosionsfracht durch Landwirtschaft und Rodung)
nicht eingerechnet sind. Die Massenumlagerungen,
die im Zusammenhang mit dem mitteldeutschen
Braunkohlentagebau stattfanden (30-35 km?), liegen
in der Groflenordnung der glazigenen Massenbewe-
gungen der ersten pleistozdnen Vereisungsperiode in
diesem Raum (Lothar Eissmann 1994). Auch wenn
diese Zahlen nur grobe Abschitzungen darstellen,
wird klar, dass der Mensch zu einem der wichtigsten
exogenen Faktoren des Systems Erde geworden ist
und dass das in der Einleitung vorgestellte Prinzip
des Aktualismus daher nur eingeschriankt anwend-
bar ist.

Das Klima- und Umweltproblem darf allerdings
nicht auf seine technisch-wissenschaftliche Losung
reduziert gesehen werden. Sicher gibt es bereits fiir
viele Umweltprobleme eine wissenschaftliche Erklé-
rung und auch Konzepte fiir ihre Eindimmung
oder Beseitigung. Neue Techniken werden entwi-
ckelt werden. Jede Beseitigung von Umweltschidden
ist jedoch nicht nur teuer, sondern auch wiederum
mit einem erhéhten Energieaufwand verbunden:
Recycling bedeutet daher eine Zunahme der Entro-
pie des Systems (Jiirgen Schneider in Warnecke
etal. 1991). Der Motor dieser Unordnungszunahme
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B Abb.16.8 Chemische Untersuchungen an einem Sedimentkern aus dem Zentrum des Bodensees zeigen die mit der
Industrialisierung verbundene Umweltbelastung. Die Schwermetallgehalte sind von einem natiirlichen Hintergrundwert 1890
auf das 3- bis 4-fache im Zeitraum 1960-1970 angestiegen. Als Folge der gemeinsamen umweltpolitischen Anstrengungen der
Bodensee-Anrainerstaaten seit 1970 ist es gelungen, die Schadstoffgehalte wieder fast auf das nattrliche Niveau zu senken
(Bildrechte: aus G. Miiller 1997)

T T T T T T T T T T
el - Anstieg, wenn 57% der 3
Emissionen aus der
’E‘ 370 - Verbrennung fossiler 7
= Brennstoffe in der
‘C’ 360 Atmosphaére verbleiben .
ie]
© 350 4
=
[0}
N 340 g
o
X
ON 330 -
(&)
320 . . f T
'l Januar April  Juli Oktober Januar
310 1 1 1 1 1 1 1 1 1

|
1960 1965 1970 1975 1980 1985 1990 1995 2000 2005
Jahr

O Abb.16.9 Keeling-Kurve der CO,-Konzentration der oberflichennahen Luft auf dem Vulkan Mauna Loa der Hawaii-Inselgruppe.
Die Kurve zeigt im Durchschnitt einen kontinuierlichen Anstieg seit Beginn der Messungen im Jahr 1958. Die regelmaf3igen
Schwankungen des CO,-Gehaltes ergeben sich aus der,Atmung" der Waldgebiete, die in einer bevorzugten Aufnahme von CO, und
Abgabe von O, in den Sommermonaten, und einer entsprechenden Umkehr in den Wintermonaten gekennzeichnet ist. Obwohl
diese Vorgange auf beiden Hemisphéaren der Erde spiegelbildlich ablaufen, ist das Signal von den Waldgebieten der nérdlichen
Halbkugel gepragt, da hier der Anteil der Festlandsflache etwas mehr als doppelt so groB ist wie auf der Stidhalbkugel. Mit dem
Anstieg des CO, geht eine Zunahme der globalen Durchschnittstemperaturen (,global warming®) um fast 1 °C einher! Die Keeling-
Kurve ist benannt nach dem Forscher Charles D. Keeling, der mit seinen Messungen auf Hawaii seit 1958 den Anstieg der CO,
Konzentration in der Atmosphdre als Erster nachwies (Bildrechte: verdndert nach Scripps Institution of Oceanography)
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ist letztendlich das Bevolkerungs- und Wirtschafts-
wachstum und somit ein gesellschaftliches Problem.

16.3 Rohstoffe

Der Mensch, zumal in der Industriegesellschaft,
hat einen groflen Bedarf an natiirlichen Rohstoffen
(B Tab. 16.2). Dem steht eine endliche Rohstoffre-
serve gegeniiber (B Abb. 16.10). Wire beispielsweise
der Kupferverbrauch aller Menschen auf dem Niveau
der Industriegesellschaft, wiren die Reserven rasch
zu Ende (vgl. @ Abb. 16.10 mit B Tab. 16.2). Kupfer
wird zwar in grofem Umfang wiederverwendet
(in Deutschland ca. 50 %), Recycling ist allerdings
wiederum mit einem hohen Energieverbrauch ver-
bunden. Einige Rohstofte sind in grofler Menge an
oder nahe der Erdoberfliche vorhanden und quasi
unerschopflich: Dies gilt fiir die Hauptelemente im
Meerwasser oder fiir gesteinsbildende Elemente wie
z. B. Na, Mg, Ca, Al Si. Die Reserven von anderen
Rohstoffen wie z. B. Li, Rb und der Stahlveredler Cr,
Niund Co sind dagegen sehr begrenzt. Bei gleichblei-
bendem oder gar verstarktem Bedarf miissen Aufsu-
chung (Exploration) und Gewinnung (Exploitation)
fur diese Rohstoffe optimiert werden. Unter den heu-
tigen technischen und 6konomischen Bedingungen
ist die langfristige Versorgung tiber das nichste Jahr-
hundert hinaus mit Elementen wie Au, Ag, Hg, Cu,
7Zn, Mo, aber auch mit Ol und Gas (» Abschn. 8.2)
nicht ohne Weiteres gesichert.

Energie aus fossilen Rohstoffen (Kohle, Ol, Gas,
Uran) ist fiir die moderne Industriegesellschaft wei-
terhin von tiberragender Bedeutung, obwohl der
Anteil an alternativer Energie stark zunimmt. Die
Kohlereserven diirften noch fiir einige Jahrhunderte
reichen. Steinkohle und Braunkohle werden tiberwie-
gend zur Stromerzeugung in Kraftwerken genutzt.
Zurzeit werden grofie Anstrengungen unternommen,
das Treibhausgas CO, aus den Abgasen der Kraft-
werke abzutrennen und in unterirdischen Speichern
zu lagern (,carbon capture and storage, CCS). Hier
ist geologische Expertise vor allem zur Bewertung
der geeigneten Reservoire (Porositit, Permeabilitit,
mogliche Mineralreaktionen, Dichtigkeit des Spei-
chers) gefragt. Die Standorte der Kraftwerke sind aus
Kostengriinden an die Kohlelagerstatten gebunden.
Diese Reviere sind aber nicht immer die glinstigsten
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B Tab.16.2 Die Menge der wichtigsten Rohstoffe,
die ein Mensch der Industriegesellschaft in seinem
Leben (80 Jahre) verbraucht (www.bgr.bund.de)

Rohstoff Menge  Rohstoff Menge
(t) (t)

Erdol 105 Braunkohle 170

Steinkohle 65 Erdgas 95000 m?

Sand und 245 Hartsteine 215

Kies

Kalkstein 70 Stahl 40

und Dolo-

mitstein

Tone 12 Industriesande 9

Steinsalz 14 Gipssteine 7

Aluminium 3 Kaolin 4

Kupfer 2 Torf 2

Schwefel 0,5 Kalisalz 0,6

Blei 0,4 Rohphosphate 0,1

CCS-Gebiete. Beim Ol wird seit Jahren kontrovers
diskutiert, ob die globale Produktion bereits ihren
Hohepunkt (,peak oil, @ Abb. 16.11) tiberschritten hat,
oder ob durch die Erschlieung neuer Olfelder und
der Anwendung neuer Verfahren das Ende des Olzeit-
alters in die weitere Zukunft geschoben werden kann.

Aluminium
4 Magnesium

Menge in der Kruste (Tonnen)
=
E

102 104 106 108 1010 1012

Reserven (Tonnen)

O Abb.16.10 Die Reserven von mineralischen Rohstoffen
korrelieren positiv mit der Menge des betreffenden Elements

in der kontinentalen Kruste, vgl. @ Tab. 9.3; Reserven sind nach
Menge und Qualitdt bekannte und als abbauwdirdig eingestufte
Ressourcen (Bildrechte: etwas vereinfacht nach Kesler 1994)
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Kummulative Darstellung der Erddl-Tagesproduktion in den gro3en Forderregionen der Erde (1 barrel = 1591);

die Daten reichen bis 2006, ab diesem Zeitpunkt zeigt die Abbildung eine Prognose. Einige Regionen, wie z. B. die OECD-Staaten
Europas, haben den ,peak oil‘, also den Hohepunkt der Erddlproduktion, anscheinend schon hinter sich. Die OECD-Staaten des
Pazifiks erlebten bereits zwei Férderhohepunkte. Auch wenn diese Darstellung einen globalen ,peak oil* um 2005 suggeriert,

ist eine gesicherte Prognose problematisch. Es werden weiterhin neue Erddlfelder entdeckt und bekannte kénnen durch neue
Férdertechnologien besser ausgebeutet werden. Olmangel (,0il depletion) tritt dann ein, wenn die Menge des Olverbrauchs
diejenige der verfligbaren Reserven (ibersteigt (Bildrechte: Schindler & Zittel 2008)

Auch im Bereich erneuerbarer Energien gibt es
fiir die Geowissenschaften viel zu tun. Uberschiis-
sige Energie, die an sonnigen und windigen Tagen
erzeugt wird, kann beispielsweise als Druckluft in
unterirdischen Kavernen gespeichert werden.

Wachsende Bedeutung kommt der Nutzung geo-
thermischer Energie fiir die Sicherung der Grundlast
zu. Sie ist vor allem in Gebieten mit hohem geother-
mischem Gradienten, i. d. R. in aktiven Vulkange-
bieten, wirtschaftlich. In diesen Hydrogeothermal-
feldern wird aus mehrere hundert Meter bis mehrere
Kilometer tiefen Bohrlochern bis zu 300 °C heif3es
und unter Druck stehendes Wasser gefordert. Durch
die Druckentlastung wird es in Dampf umgewan-
delt, der fir Fernwirme (Warmwasser, Heizung)
und zum Antrieb von Dampfturbinen zur Strom-
erzeugung genutzt werden kann (8 Tab. 16.3 und
@ Abb. 16.12). In einigen Feldern gibt es Probleme
mit den hohen Gehalten an z. T. umweltgefihrden-
den Stoffen und mit der chemischen Aggressivitat
der Wiisser, die bei der Dampf-Wasser-Trennung
anfallen.

Erdwirme ldsst sich auch in Gebieten mit niedrige-
ren geothermischen Gradienten nutzen. Hierzu eignen
sich kleine, dezentrale Anlagen zur Erdwdrmenutzung
wie horizontale Erdwarmekollektoren, vertikale Erd-
wérmesonden und Grundwasserwarmepumpen,

sowie hydrothermale Heizzentralen. In diesen werden
in Deutschland bis zu 108 °C heifde Thermalwisser aus
Tiefen von bis zu 2700 m gefordert. Deren Warme wird
in lokalen Verteilernetzen zur Gebaudeheizung wei-
tergeleitet oder zur Nutzung in Freizeit- bzw. medi-
zinisch-therapeuthischen Biddern verwendet. Die
gesamte in Deutschland installierte thermische Leis-
tung betrug im Jahr 2017 ca. 4.400 MW. Diese ver-
teilt sich auf 33 groflere Zentraleinrichtungen (Bohr-
lochtiefen > 400 m), und ca. 20.700 kleine dezentrale

B Tab.16.3 Leistung von
Hydrogeothermalkraftwerken (aus Pipkin 1994)

Land Geothermalfeld  Kapazitat (MW)

Vereinigte The Geysirs, Ka- 960

Staaten lifornien
Heber, Kalifor- 12
nien

Philippinen Makaling Bana- 220
haw

Neuseeland Wairaki 192

Italien Larderello (seit 169
1905!)

Island Krafla 35
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B Abb.16.12 Das Geothermalfeld
Nesjavellir auf Island. Seit 1990 liefert
Nesjavellir ein Drittel der Fernwdrme,
die Reykjavik benétigt

Anlagen (Bundesverband Geothermie 2017). Noch
im Entwicklungsstadium begriffen ist das im Prinzip
von geothermischen Anomalien unabhéngige Hot-
dry-rock-Verfahren zur Stromerzeugung. Hierbei wird
im heiflen Gestein mithilfe von eingepresstem Wasser
kiinstlich ein kommunizierendes Kluftsystem ange-
legt. Mithilfe mehrerer Bohrungen wird kithles Wasser
durch dieses Kluftsystem im heiflen Fels gepumpt,
wo es sich erhitzt und bei der Forderung aufgrund
der Druckentlastung verdampft. Die in diesem Heif3-
dampf (180-250 °C) enthaltene Energie wird mithilfe
konventioneller Dampfturbinen in elektrischen Strom
gewandelt. Eine Hot-dry-rock-Pilotanlage in Soultz-
sous-Forts im Nordelsass (elektrische Leistung 6 MW)
wird seit 2016 kommerziell betrieben (Bundesverband
Geothermie 2017).

16.4 Lagerstittenkunde

Die angewandte Geologie umfasst traditionell neben
der Ingenieurgeologie (Straflenbau, Staudimme
etc.), der Grundwassererschlieffung und -sicherung
auch die Bereiche der Rohstoffsuche und -gewin-
nung. Eine Lagerstatte ist eine natiirliche Anhéu-
fung niitzlicher Minerale und Gesteine, deren
Gewinnung wirtschaftlich ist. Unwirtschaftliche
Korper werden als Vorkommen bezeichnet. Lager-
stitten werden sowohl beschreibend (vergesellschaf-
tete Minerale, Wirtsgesteine etc.) als auch genetisch
(Bildungsprozess, plattentektonische Position etc.)
Kklassifiziert (fiir Erze vgl. » Kasten 16.1).
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Bestimmte Rohstoffe, wie z. B. Kalkstein oder
Kies, kommen lokal oder regional in groflen Mengen
vor. Ihre Entstehung st i. d. R. an einfache, in diesen
Fillen exogene Prozesse gebunden. Andere Roh-
stoffe, darunter vor allem die Metalle, kommen in
normaler Kruste nur in unwirtschaftlichen Kon-
zentrationen vor. Der durchschnittliche Gehalt von
Kupfer in der kontinentalen Kruste beispielsweise
betrigt 0,0058 %. Es ist also eine 100-fache Anrei-
cherung notwendig, um zu den wirtschaftlichen
Gehalten einer Lagerstitte von rund 0,5 % zu gelan-
gen (B Abb. 16.14).

Wichtigste Formen der Anreicherung sind
(vgl. » Kasten 16.1):

liquidmagmatische Auskristallisation von

Erzmineralen in SiO,-armen Magmen

(» Abschn.12.1);

Anreicherung von inkompatiblen Elementen in

Pegmatiten (» Abschn. 12.2);

Ausfallung aus hydrothermalen Lésungen,

die im Zusammenhang mit magmatischen,

diagenetischen oder metamorphen Prozessen

entstehen (vgl. » Kap. 8, » Abschn.12.2 und

» Kap. 13);

Sedimentare Prozesse konnen Rohstoffe

mechanisch (z. B. Schwermineralseifen,

» Kasten 5.2) oder chemisch anreichern (z. B.

Steinsalz, » Abschn. 6.4; biochemisch: Bander-

eisenerz, @ Abb. 14.16).

Die Verwitterung im Boden fiihrt leichtlosliche

Stoffe von der Oberfldche weg. So kann in der

ausgelaugten Zone eine Riickstandslagerstatte
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entstehen (z. B. Al in Bauxit) und die in der
Auslaugungszone (A-Horizont) gelosten
Stoffe konnen im B-Horizont, in der
Zementationszone, wieder ausgefillt werden
(B8 Abb.3.15und 16.15).

Bei der Formung vieler Lagerstitten finden mehrere
dieser Anreicherungsprozesse statt. Generell kann
die Genese der meisten Lagerstéttentypen in:

Quelle,

Transport,

Senke

Kasten 16.1 Erzlagerstatten

Wir stellen in diesem Kasten wichtige Aspekte der
Lagerstattenbildung am Beispiel der Erzlagerstatten,
speziell der Kupferlagerstétten (B Abb. 16.13), dar.
Erzlagerstatten werden haufig mit Adjektiven
genetischen Inhalts naher charakterisiert: Erze, die

gegliedert werden. Im Falle der liquidmagmati-
schen Bildungen (z. B. Pt, Cr, B Tab. 16.4) ist der
Mantel die Quelle, der Magmenaufstieg der Trans-
port und die magmatische Kristallisation die Senke
(vgl. » Abschn. 12.1). Die Genese der meisten Ol-
und Gaslagerstitten ist ebenfalls dreigegliedert in (1)
Reifung im Muttergestein, (2) Aufstieg durch porése
Sedimente bzw. an Stérungen und (3) Akkumula-
tion in einem Speichergestein (vgl. » Abschn. 8.2).
Bei Riickstandslagerstatten wie Bauxit (8 Tab. 16.4),
aber auch bei der Kohle, sind Quelle und Senke am
selben Ort und es findet nur untergeordnet Transport
statt (vgl. » Abschn.8.2).

gleichzeitig mit dem Wirtsgestein bzw. -sediment
entstanden sind, werden als syngenetisch bezeichnet
(z. B. Seifen, @ Tab. 16.4). Findet die Vererzung in schon
vorhandenem Gestein statt, spricht man von einem
epigenetischen Prozess (z. B. Mississippi-Valley-Typ,

B Tab. 16.4 Genetische Klassifikation von Erzlagerstatten (aus Pohl 1992, mit freundl. Genehmigung

der Schweitzerbart'schen Verlagsbuchhandlung)

I. Magmatogene
Erzlagerstatten

1. Liquidmagmatisch

Cr, Pt, Ni, Fe, Ti in SiO,-armen Magmatiten

2. Pegmatitisch
3. Hydrothermal

II. Verwitterungsl. 1. Riickstandsl.

2. L. aus Verwitterungs-

I6sungen
lIl. Sediment. L. 1. Allochthone L.

2. Autochthone L.

IV. Diagenetisch-
hydrothermale L.

1. Kupferschiefer

2. Mississippi-Valley-Typ

3. Salzdiapirgebunde-
neL.

V. Metamorphhyd-
rothermale L.

* Sedex: Sedimentar-exhalativ

Sn, Nb, Ta, Li, Be etc.

Sulfide in Ophioliten, Skarnerze (W, Sn, Cu etc.), Porphyri-
te (Cu, Mo, Sn etc.), Ganglagerstétten (Sn, W, U), epither-
male Au-Ag-Lagerstétten, proximale Sulfiderze vom Kuro-
ko- und Besshi-Typ, Bindereisenerze vom Algoma-Typ

Residuale Seifen, Bauxit, lateritische Fe-L.

Laterit; Ni- und Au-L.; deszendente Anreicherung von Mn,
Fe, Cu, Ag; Infiltrationsl. von U, Cu, Ag.

Alluviale bis marine Seifen

Bandereisenerze (BIF) vom Superior-Typ; oolithische Fe-
und Mn-Erze, Mn-Knollen und -krusten der Tiefsee; distale
Sedex*-Erze (Cu, Pb, Zn)

Europaisch (Cu, Pb, Zn); zentralafrikanisch (Cu, Co, Pb,
Zn, V)

Pb, Zn, Ba, F in marinen Karbonatgesteinen

Pb, Zn, Ba, F, Fe (z. B. Nordafrika)

z.B. Goldquarzgdnge in Schiefergebirgen oder archai-
schen Griinsteinglrteln
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a Chimney- Adern Porphyry vulkanische massive Sulfide
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B Abb.16.13 Schematische Darstellung der geologischen Situationen, in denen Anreicherungen von Buntmetallen
(Cu, Pb, Zn etc., schwarz dargestellt) stattfinden kénnen. In (b) und (c) sind hydrothermale Lésungen das wichtigste
Transportmedium (vgl. @ Tab. 16.4). Die raumliche Anordnung der Lagerstattentypen in den drei Abbildungen ist
schematisch und entspricht nicht den geotektonischen Beziehungen (Bildrechte: nach Kesler 1994)



414 Kapitel 16 - Der Mensch im System Erde

B Abb. 16.13 und B Tab. 16.4, vgl. auch @ Abb. 12.20). grade-tonnage-Modelle beschrieben (B Abb. 16.14).
Spielen aufsteigende Losungen eine Rolle bei der Somit ldsst sich bei bekanntem Lagerstéttentyp
Lagerstattenbildung, werden die Begriffe aszendent und Gehalt die Gesamtmenge des betreffenden

bzw. hypogen verwendet. Bei absteigenden Erzes abschétzen. Die gro3ten Kupfermengen

Lésungen spricht man von deszendenten bzw. beispielsweise werden aus den Porphyry-Lagerstatten
supergenen Bildungen. Stratiform (schichtartig) gewonnen (B Abb. 16.15 und 16.16; durchschnittliche
bzw. schichtgebunden sind Begriffe, die sich nur auf Gesamttonnage und Gehalt: 140 Mio. t bzw. 0,54 %).

die Lagerstéttenform beziehen und keine genetische Sie entstehen durch hydrothermale Konvektion in
Bedeutung haben. und um Intrusionen, welche in der oberen Kruste von

B Abb. 16.13 und B Tab. 16.4 zeigen, dass ein bestimmtes  Inselbdgen und aktiven Kontinentalrdndern Platz nehmen
Metall in unterschiedlichen Kombinationen mit anderen (B Abb. 16.13). Die Gewinnung von Edelmetallen wie
Metallen in verschiedenen Lagerstétten auftreten Gold ist bei wesentlich geringeren Konzentrationen und
kann. In einem spezifischen Lagerstattentyp tritt das Gesamtmengen als im Beispiel des Kupfers maglich (z. B.
Metall in charakteristischen Gehalten (,grade’) und Gold in sulfidarmen Quarzgangen: durchschnittliche
Gesamttonnagen auf. Diese Beziehung wird durch die Gesamttonnage und Gehalt: 30.000 t bzw. 16 ppm).
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B Abb.16.14 Summenhaufigkeitskurven der Gehalte (links) und der Tonnagen (rechts) von 267 Porphyry-
Kupferlagerstatten (Bildrechte: nach Cox & Singer 1986)
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x.::h-
=4 Erosionsniveau

Er?trgr?g;tr?%ke?%%tholm Silifizierung, Argilitisierung
|:] hydrothermale Brekzie [11[]]] Oxidationszone

K] Kalimetasomatose E=1 Zementationszone

[S5] Serizitisierung - Cu-Mo-(Au) Mineralisation
|I| Propylitisierung M pyritreiche Hille

B Abb.16.15 Schema einer Porphyry-Lagerstatte (vgl. @ Abb. 16.13a). Wahrend der Platznahme und Abkiihlung eines
Plutons und des u. U. dartiber stehenden Vulkangebaudes erzeugt die hydrothermale Aktivitat eine zonierte Alteration
(K: Kalimetasomatose, s. » Abschn. 13.1; S, A und P sind Tonmineralisierungen, » Kasten 3.1) und Vererzung (Cu-Mo-(Au)-
Mineralisation, Pyrit = FeS,). Bei der Prospektion spielt die Kartierung der systematischen Abfolge der Alterationszonen
eine zentrale Rolle. In vielen Féllen hat die Erosion das subvulkanische Stockwerk freigelegt. Die Verwitterung kann

Stoffe aus dem Oberflachenbereich herauslésen (Oxidationszone) und in der Zementationszone anreichern (supergene
Anreicherung durch Leaching). Die Erze kommen sowohl feinverteilt im Gestein (,disseminated) als auch in Adern und
Gangen konzentriert (Stockwerk) vor (Bildrechte: zusammengestellt von M. Wagner nach verschiedenen Quellen)

B Abb.16.16 Chuquicamata in Nordchile ist mit einer Jahresproduktion von 680.000 t Cu eine der grof3ten
Porphyry-Lagerstétten der Welt. Dariiber hinaus werden jahrlich rund 0,5 t Au, 125 t Ag und 10.000 t Mo gewonnen
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16.4.1 Lagerstattenexploration

Eine wirtschaftliche Rohstoffgewinnung setzt voraus,
dass alle Kosten, welche durch Aufsuchung, Ent-
wicklung, Abbau, Aufbereitung, Transport, Kapital-
beschaffung, Steuern und Umweltschutz anfallen,
durch die Erlose abgedeckt werden, wobei natiirlich
auch noch ein Gewinnanteil verbleiben soll. Die
wesentlichen Konzepte zum Auffinden von Lager-
statten sind (aus Pohl 1992):
Groflere Gebiete werden systematisch
abgesucht, ohne Beschriankung auf bestimmte
Rohstoffe (,grass roots exploration’).
Es werden Untersuchungen in Gebieten
durchgefiihrt, die in ihrer geologischen
Charakteristik bekannten metallogenetischen
Provinzen dhneln.
Bekannte Lagerstittenprovinzen werden auf
der Grundlage neuerer geologischer Erkennt-
nisse neu bewertet, sodass neue Lagerstatten
vermutet werden diirfen.

Der typische Verlauf einer im Durchschnitt
5-10 Jahre dauernden Rohstoffsuche umfasst die
regionale Erkundung (,reconnaissance explora-
tion"), gefolgt von einer Detailuntersuchung von
hofligen Lokalitdten (,detailed follow-up explora-
tion®) und der Untersuchung der Funde und end-
gliltigen Bewertung (Evaluation). Je nach Lagerstit-
tentyp werden unterschiedliche Erkundungsverfah-
ren angewandt bzw. kombiniert. Die vielleicht wich-
tigste Grundlage aller Arbeiten bilden geologische
Karten. Mithilfe von Fernerkundung, z. B. anhand
von satellitengestiitzen Multispektralscan-Aufnah-
men im sichtbaren und im Infrarotspektralbereich
(vgl. @ Abb. 3.17), aber auch anhand von Radarauf-
nahmen und Luftbildern, lassen sich die Lithologie
der anstehenden Gesteine und Lockersedimente,
Verwitterungsprodukte und das verstarkte Vorkom-
men bestimmter Elemente (z. B. Eisen) erfassen.
Gesteins- und Lockersedimentproben werden
auf petrografische und chemische Anomalien hin
untersucht. Diese primaren Anomalien konnen
der gesuchte Rohstoff selbst oder auch ein indi-
kativer Begleitstoff sein (vgl. z. B. Zonierung in
B Abb. 16.15). Unter Umstinden werden die Stoffe
der primdren Anomalien durch Verwitterung und
Erosion umgewandelt oder alluvial transportiert

und zu sekundaren Anomalien angereichert. Eine
héufige Explorationsmethode ist daher die Untersu-
chung der Boden, Gewissersedimente und Gewdsser
aufbestimmte Elemente und Isotope. Beispielsweise
kann eine Kartierung der Schwermineralkonzentra-
tionen in Bachseifen Hinweise auf die Existenz eines
Erzvorkommens in einem Gebiet geben, welches von
dem betreffenden alluvialen Netz entwidssert wird.
Da Pflanzen bestimmte Elemente anreichern, kann
ihre Analyse zur Erfassung biochemischer Ano-
malien herangezogen werden. Anreicherungen
bestimmter Stoffe in der Bodenluft oder bodenna-
hen Luft kénnen ebenfalls Hinweise auf eine ver-
deckte Lagerstitte geben. So ist z. B. die Bodenluft
tiber Uranlagerstitten an dem Uranzerfallsprodukt
Radon (*2*Rn) angereichert.

Neben den petrografisch-chemischen Verfahren
gibt es ein weites Spektrum von geophysikalischen
Explorationsmethoden. Auch hier werden wiederum
Anomalien gesucht, die sich vom regionalen Hin-
tergrund abheben. Je nach Fragestellung kommen
u. a. verschiedene geomagnetische und geoelektri-
sche Verfahren zum Einsatz. Zur Exploration von
radioaktiven Energierohstoffen werden Methoden
zur Strahlungsmessung eingesetzt. Seismik und
Gravimetrie werden vor allem in der Exploration
von Kohlenwasserstoffen genutzt (» Kasten 9.1 und
» Kasten 9.2).

Schliefilich konnen Bohrungen zur Rohstoffsu-
che durchgefiihrt werden. Hierbei kann das erbohrte
Gestein direkt in Form von Spiilproben und Bohr-
kernen petrografisch-chemisch untersucht werden.
Daneben gibt es wiederum ein Spektrum von geo-
physikalischen Messverfahren, die im Bohrloch
angewendet werden. Die wichtigsten sind Mes-
sungen der Gammastrahlung und der elektrischen
Leitfahigkeit.
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Diorit 303

dipping reflector sequences 223,387
Diskordanz 240, 375
displaced terranes 232
distale Flussfazies 180
Disthen 5,336

Dolomit 5,39,172, 185,367
Dolomitisierung 172
Dolomitstein 409

Domane

- metamorphe 345
Donau 83,382
Doppelkettensilikat 31
Downlap 179

Dropstones 103,380
Druck

- geostatischer 174

- hydrostatischer 174,292
- lithostatischer 174,292
Druck-Temperatur-Zeit-Pfade 347
Drucklésung 174, 242
Druckspiegel 56

Dine 73,105, 240

Dunit 299

Dinnschliff 307

Diinung 125
Durchbruchstal 92
Durchflusssee 96
Durchlassigkeit 55
Durchlassigkeitsbeiwert 58
Dy (Torfschlamm) 98
Dynamik

- exogene 16

Ebbe 134
Ediacara-Fauna 162
Edukt 301,332

Eem 382
Eh-Bedingung 35
Eifel 312,322
einfache Scherung 221
Einfallsrichtung 240
Einfallswinkel 240
Einschlagskrater 195

Einsprengling 320

Einsturzdoline 74

Einzelkorntransport 76, 85

Einzugsgebiet 57

Eis 62,99, 199, 359

Eisberg 63,103

Eisen-Meteorit 196,203

Eiskappe 64

Eiskern 380,384

Eismassenanziehung 377

Eissurge 67

Eiszeit

- pleistozdne 25,118

Eklogit 342

ElNifio 117

Element

- chalkophiles 297

- inkompatibles 298

kompatibles 297

- lithophiles 297

- siderophiles 297

Elongation 243

Eluvial-Horizont 41

Eluviation 43

Emersion 172

Emperor-Hawaii-Kette 220, 326

Endmorédne 102

Endsee 96

Enthalpie 337-338

Entropie 337

Epidot 341

Epikontinentalbecken 279

Epikontinentalmeer 110, 282

Epilimnion 96

Epizentralintensitat 401

Epizentrenkarte 398

Epizentrum 200

Erdbeben 202,225,247, 250,398-399

Erdbebenwelle 10,202

Erde 194

- Aufbau 4,197

- chemische Zusammensetzung 207

- Dichte 204

- Druck 204

- Entwicklung des Lebens 158

- Schwere 204

- seismologische Gliederung 200

- Temperatur 204

- Verteilung des Wassers 52

- Waérmeproduktion 221

Erdgas 175,256,278, 289,391, 409,
412

Erdgeschichte 10

Erdmagnetfeld 203,210

Erdol 175,256,278, 289,391,409, 412

Erdol-Fenster 176

Erdolfalle 260

ErdéImuttergestein 177
Erdrutsch 10,119
Erdschiefe 383

Erosion 21,70,77,275,398
- rickschreitende 83
Erosionsdiskordanz 179, 241
Erosionsrate 10

Eruption

- hawaiianische 307

- klimaktische 318

- magmatische 307

- phreatische 307

- phreatomagmatische 307,322
- plinianische 309,316

- strombolianische 307

- vulkanische 309
Eruptionsform 307
Eruptionswolke 310-311,322
Erz 278

Erzlagerstatte

- magmatogene 412
Erzmineral 411
Eugeosynklinale 219
Eukaryoten 161

Eulersche Geometrie 234
Eulitoral 130

Eurasische Platte 345
Europa 28

eustatisch 379

Evaluation 416
Evaporation 139

Evaporite 139,352
Evolution 377

Exaration 99

Exhumierung 267,332,360, 391
Exinit 178

Exoskelett 162

Exploitation 409
Exploration 409
Explorationsmethode

- geophysikalische 416
Explosion

- phreatomagmatische 316
Exzentrizitat 382

F

Fall

- pyroklastischer 320

Fallablagerung

- pyroklastische 322

Fallwinde 20

Fallzeichen 247

Falten 247

Falten- und Uberschiebungsgiirtel 269
Faltenachse 244
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Farn 164

Faulschlamm 111,151

fault scarps 253

Fault Zones 235

faults 249

Faunenradiation

- kambrische 162

Fayalit 205

Fazies

- flachmarine 179

- fluviatile 179

- metamorphe 341

Faziesverteilung 254

Feldspat 5,31, 85,114, 143,172,180,
209, 359

Feldspatvertreter 32,294

Felssturz 398

Fenster

- tektonisches 345

Fernerkundung 209, 403,416

Ferrel-Zelle 18

Ferricrete 45

Festland 28, 164

Feuchtgebiete 48

Feuerstein 172

Fiamme 324

Fiederkluft 250

filter pressing 302

Findling 102

Fish-Canyon-Tuff 302

Fixist 219

Flachbahn 253

Flachenpol 241

Flachkuste 131

Flachland 53

- norddeutsches 279

Flachsee 130

Flaserschichtung 134

flexural rigidity 284

flexure 284

FlieBgefiige 191,320

FlieBgrenze 76

flower structure 251

Fl6z 178

Fluss 10,52, 83

- Kapazitat 85

- Kompetenz 85

- maandrierender 92

- Sinuositat 92

- verflochtener 88

Flussigkeitseinschluss 173

Flussnetz 83

Flusssystem 60

Flusstal

- antezedentes 92

- epigenetisches 92

Flussterrasse 93

Flussufersandbank 92
Flussuferwall 93

Flut 134

Flutbasalt 223,313,315,326
Flutbasalteruption 387
Flysch 287

focal plane solutions 250
Foid 32,294

Foliation 244
Foliationsgefiige 339
Foraminiferen 166, 383,389
fore land 227

Fore-arc 147,227,282
Forsterit 205

fossiles Grundwasser 53
Fossilien

- dlteste 160
Frachtabfuhr 83
Fragmentierung

- pyroklastische 310
Fraktionierung

- gravitative 301
Freiheitsgrad 338
Frosthebung 48
Frostmusterboden 48
Frostsprengung 30
Frithjahrsdurchmischung 97
Fudschijama 313
Fumarolen 317

G

Gabbro 207,292

Gaia 394
Galan-Caldera 317
Galapagos-Triple-junction 216
Gang 191, 245,304,313
Ganges 143, 286

Gas

- vulkanisches 159,319
Gashydrat 175,386
Gasriese 194
Gastropoden 187
Gebirge 53
Gebirgsbildung 352
Gebirgsgletscher 63
Gefahr

- nattrliche 398

- vulkanische 403
Gefrierpunkt 54
Geflige

- holokristallines 307
- klastgestiitztes 188

- komponentengestiitztes 188

- metamorphes 338
- porphyrisches 320

423

Gefiihe

- aphanitisches 320
Gelandestufe 253

Gelberde 44

Gelblatosol 44

Geoid 208
Geoinformationssystem 406
Geomagnetik 219
Geomorphologie 275
Geophon 201

geothermische Tiefenstufe 197
geothermischer Gradient 197
Geroll 180

Gerustsilikat 31
Gesamtsubsidenz 280
gesattigte Zone 55

Geschiebe

- gekritztes 100
Geschiebemergel 102
gespanntes Grundwasser 57
Gesteine

- magmatische 7

- metamorphe 7
pyroklastische 180

- sedimentdre 7
Gesteinsbruchsttick 180
Gesteinsschmelze

- physikalische Eigenschaften 295
Gewadsser 416
Gewadssersediment 416

Geysir 317

Gezeiten 373

Gezeitenkurve 122
Gezeitenstromung 120
Gezeitenwechselschichtung 134
Gibbsit 39

Gibbssches Phasengesetz 338
Gips 5,39,59,97,173,178
Gipshut 263

Gipssteine 409

glacial isostatic adjustment 377
Glas

- vulkanisches 172
Glaukophan 342

Glazial 382

glazio-isostatische Anpassung 377
Glazioeustasie 372
Glazioisostasie 64
Gleichgewichtsparagenese 338
Gleithang 92

Gleitung 78

Gletscher 10, 24,52,63

- polare 64

- temperierte 65
Gletscherschramme 99
Gletschertore 102

Gley 45
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Glimmer 5, 33, 85, 143, 244, 305, 359

globale Erwarmung 49

Globigerine 143

Globigerinenschlamm 180

Globuide 302

Gneis 339

Goethit 38,43,59

Gold 414

Golf von Mexiko 95

Golfstrom 117,382

Gondwana 313,346,352

Gondwana-Vereisung 152

Grdben 253,271

Grade-tonnage-Modell 414

graded bedding 81

Gradient

- geothermischer 332

- hydraulischer 57

grain flow 79

Grainstone 187

Granat 5,203,294, 298, 300, 339, 342,
359

Granat-Glimmerschiefer 339

Grand Canyon 242

Granit 29,180, 199, 202, 292, 299, 306

Granodiorit 59,307,364

Granulit 339,341

Granulitfazies 341

Granulitgebirge 274

Graphit 178,391

Graptolith 166

grass roots exploration 416

Grauwacken 181

Gravimetrie 207

Great Barrier Reef 138

Gronland 64

GroBkreis 234,241

Grofzyklus

- orogener 361

Ground-surge-Ablagerung 324

growth faults 256,376

Grundmasse 320

Grundmorédne 102

Grundwasser 53,55

fossiles 55

— gespanntes 57

- meteorisches 55

— Temperatur 59

Grundwasseranreicherung

- kinstliche 61

Grundwasserbeschaffenheit 59

Grundwasserchemie 60

Grundwasserleiter 55

Grundwassernichtleiter 56

Grundwassernutzung 61

Grundwasserspiegel 45,55

- freier 56

Grundwasserstockwerk 56
Grundwasserstrom 57
Grunschieferfazies 341, 347
Grinsteingurtel 364
Gruppengeschwindigkeit 126
Gruppensilikat 31

Gunz 382

Guyot 110, 138,329

Gyttja 98

H

H,0 54

Hadeum 158, 195, 364

Hadley-Zelle 18,104,117

Haff 131

Halbgraben 253, 260

Halbwertszeit 359

Halit 97

Halokinese 240, 256

Hamatit 35,38

Hangendscholle 253,255

Hangwinkel

- kritischer 76

Harnisch 251

Harte 59

Hartlinge 73

Hartsteine 409

Harz 181,207,308

Harzburgit 294

Hauptelement 292

Haupterosionsbasis 83

Hauptgezeitenrinne 134

Hauptspannung 242

Hawaii 129,216,297,311,317

hazard assessment 403

Heinrich event 104

Heinrich-Lagen 103

Hellglimmer 306

Herdfldchenlosung 250

HFS-Element (High-field-strenght-Ele-
ment) 298

Hiatus 241,352

High-field-strenght-Element 298

Himalaya 143,206-207,232,267-269,
277,296, 352,355

Hjulstrom-Sundborg-Diagramm 86

Hochlandgebiet 197

Hochmoor 46

Hohenmodell

- digitales 276

Hohle 38

Holozédn 382

Holstein 382

Hornblende 5, 43,298,300, 307,341,359

Hornfels 344

Horste 253

Hot Spot 216

Hot-dry-rock-Verfahren 411

Hudson Bay 110

Humifizierung 46

Huminit 178

Hurrikan 405-406

hybrides Magma 302

Hydrogeologie 61

Hydrogeothermalfeld 410

Hydrogeothermalkraftwerk 410

hydroklastisch entstandene Fragmen-
te 324

hydrologischer Kreislauf 390

Hydrothermallagerstatte 308

hydrothermale Erzlagerstatte 412

Hydrothermalkreislauf 223

Hydrozoen 136

Hypolimnion 96

Hypozentrum 202

lapetus (Protoatlantik) 344
ice rafted debris 385
ice-sheet gravitational attraction 377
Ichnofossilien 169
Ignimbrit 230,322
Illuvial-Horizont 43
Illuviation 43

imbricated thrust sheets 269
Impakt 195,247,332
Impaktmetamorphose 333,343
Impaktor 195

Indischer Ozean 127
Industriesand 409
Inertinit 178

Inklination 210
Inkohlung 177

Inlandeis 64

- skandinavisches 148
Inosilikat 31

Inselberg 73

Inselbogen 227,286, 301
Inselsilikat 31

Insolation 383

- solare 16
Interferometrie 398
Interstadiale 382
Intertidal 124, 130
Intrusionskontakt 306
Intrusivformen 305
Inversion

- thermische 347
Inversionstektonik 252
Iridium 388
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Isanomalenkarte 208
Island 216

Isolierung

- kontinentale 361
Isopache 66

Isopyknen 116
Isoseisten 401

Isostasie 6,204,271,286
Isotherme 206, 228, 284
Isotop 297

- radiogenes 298

- stabiles 298
Isotopengeochemie 362
Isua-Provinz 158-159
Itsag-Gneis-Komplex 365

J

Jadeit 342
Japanische See 110
Jupiter 194

K

Kaiserstuhl 314
kaledonische Orogenese 354
Kalifeldspat 37,305
Kalisalz 409

Kalk 35, 56,59, 335
kalkalkalische Suite 302
Kalkalpen 138

Kalksinter 59

Kalkstein 172,180, 185,199, 409, 411
Kaolin 409

Kaolinit 5,36,151,335
Kapillarsaum 55
Kapillarwasser 55

Kar 99

Karbonat 162,359

- stromatolithes 367
Karbonat-Silikat-Zyklus 390
Karbonatfallung 389
Karbonatit 304
Karbonatplattform 135
Karbonatverwitterung 389
Kareliden 368

Karpaten 355

Karst 38,73
Karstgrundwasser 56, 74
Karsthohle 35

Karte

- geologische 416
katabatische Fallwinde 20
Katagenese 175

Kataklasit 246
Kathodolumineszenzmethode 174

Keramik 33

Kerbtal 65,73

Kern 194,202-203
Kern-Mantel-Grenze 203
Kern-Mantel-Kopplung 361
Kernkomplex

— metamorpher 254,275
Kerogen 176,391
Kettensilikat 31

Kies 56, 180,409,411
Kieselgur 98

Kilauea 319
Kilimandscharo 313
Kimberlite 342

kink folds 245
Kippschollen 254
Kissenlava 326

Klasten 180

Kleine Eiszeit 385
Kleinkreise 234
Kliffreihenkiste 131

Klima 19,275,384

- arides 30,53,73

- gemaBigt humides 22,43
- glaziales 20,62,74

- humides 41,52,71,73
- kihl-feuchtes 43

- periglaziales 22,47

- Temperatur 21

- trocken-kontinentales 22
- tropisch-arides 22

- tropisch-feucht-trockenes 22
- tropisch-humides 22,36
- tropisch-semiarides 22
- tropisches 44
Klimaentwicklung 355

- globale 380
Klimapumpe

- ozeanische 392

Klimate

- semiaride 43
Klimavariation 117
Klimazyklen 104
Klinopyroxen 38

Klippe

- tektonische 269

Kluft 249
Kluftgrundwasser 56
Knickfaltung 245

Kohle 177,180, 278, 289, 352,392,412
Kohlendioxid 39,118, 158
Kohlendioxid-Haushalt 387
Kohlenmonoxid 158
Kohlensdureverwitterung 38
Kohlenstoff

- anorganischer 389

- Kreislauf 389,393

- organischer 153,390

425

Kohlenstoff-Isotopie 162

Kollaps

- gravitativer 231,271

Kollisionssutur 229

Komatiite 364

Komet 158, 194

Kometenschweif 195

Kompaktion 173,335

Kompaktionsabschiebung 256

Kompass 209, 240

Komponente 188

- chemische 336

Kompressionstektonik 259

Konduktion 202

Konglomerate 180

Konkretion 172

Kontaktaureole 306

Kontakthof 332

Kontaktmetamorphose 308, 332,344

Kontinent 333

- Morphologie 28

- Wachstum 362

Kontinent-Kontinent-Kollision 232,
259, 342, 345,347

Kontinentalabhang 110, 140, 279

Kontinentaldrift 219

kontinentale Kruste 292,299

— im Archaikum 364

- Wachstum 362

Kontinentalhang 231

Kontinentalrand

- aktiver 143,185,227, 279,286

- passiver 185,223,282-283

Kontinentalsockel 110

Konvektion 203

Korallen 136, 162,389

Kérnerstrom 79

Korrasion 108

kosmische Strahlung 384

Krafla 317

Krakatau 317

Krater

- vorldufiger 195

Kratone 183

Kreide 147

Kristallisation

- fraktionierte 301

Kristallwasser 333

kritischer Punkt 54

Kruste 206

- duktile 305

- kontinentale Siehe kontinentale
Kruste 364

- ozeanische 4,206,292

Krustenentwicklung

- prakambrische 362

Krustenkalk 45

Kryosphére 372
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Kryoturbation 48
Kihlhaus 385
Kuhlhausklima 355,386
Kultosole 48

Kupfer 409,411
Kupferlagerstatte 412
Kupferschiefer 154,414
Kurve

- hypsographische 6
- hypsometrische 277
Kiste 105,130
Kustenebene 92,279,375
Kiistengebiet 46
Kistenstrom 131

L

Laacher-See 324
Laacher-See-Vulkans 304
Labradorit 32
LabradorstraBe 358

lag deposit 88
Lagekugeldarstellung 241
Lagerstatte 278,411

- aszendente 414

- deszendente 414

- diagenetisch hydrothermale 412
- epigenetische 412

- Evaluation 416

- hydrothermale 307

- hypogene 414

- Kupfer 152

- metamorph hydrothermale 412
- schichtgebundene 414

- sedimentédre 394

- Sedimente 412

- stratiforme 414

- supergene 414

- syngenetische 412

- Verwitterung 412
Lagerstattenexploration 416
Lagerung

— inverse 240

- normale 240

- saigere 240

- sohlige 240

Lahare 324,403

Laki-Spalte 387

Lakkolith 304
Landschaftsform 71
Langsdiinen 105
Large-ion-lithophile-Element 297
latente Wérme 337

Laterit 45,73

Latosolen 44

Laubwald 24

Laufzeitdiskontinuitat 203

Laumontit 335

Laurentia 233, 344, 346

Lava 316,320

- Dom 311,314,323

Fontane 307

- Strom 307

- Temperatur 295

Lawsonit 342

Leitfossilien 164

- stratigraphische 164

Leucit 32

Lherzolith 294,343

Liegendscholle 255

LIL-Elemente (Large-ion-lithophile-Ele-
ment) 297

Lineation 244

Linsenschichtung 134

Liptinit 178

liguidmagmatische Erzlagerstatte 412

Liquidus 301-302

Liquifaktion 398

liquified flow 80

Lithifizierung 173

Lithosphéare 4,204,220, 352

- Abkiihlung 377

- Aufheizung 377

- Auflast 377

- Dicke 206

- elastische Machtigkeit 286

- elastisches Verhalten 205

- kontinentale 271,361-362

— ozeanische 204,279, 282,295, 329,
361

- Scherfestigkeit 207

- thermische 223

- thermisches Verhalten 205

lithospheric necking 221

Lithostratigraphie 164

Litoral 130

it 359

Llullaillaco 321

Longitudinalwelle 202

longshore current 131

Loslichkeit

- Minerale 36

Loss 43,105

Lésung

- hydrothermale 307,411

- inkongruente 35

- kongruente 35

Losungs-Fallungs-Prozesse 242

Lésungsdoline 74

Losungsfracht 71,74

Losungstransport 85

Lésungsverwitterung 38

Lotabweichung 207

low velocity zone 204
Luftbild 247
Luminositat 158
Lysokline 145

M

Mé&ander 92

- vererbte 92

Maar 311

Macerale 177

Méchtigkeit 178

Mafite 305

Magma 256, 292

- Absorption von Scherwellen 295

- anatektisches 298

- Assimilation 297

- chemische Zusammensetzung 294

- Differentation 301

- elektrische Leitfahigkeit 295

- Entmischung 302

- Extraktion 302

- hybrides 302

- Klassifikation 293

magmatic arc 227

magmatic underplating 364

Magmatismus 8,292,387

Magmatite

- Klassifikation 292

- ultramafische 294

Magmenaufstieg 292

Magmenbildung 295

Magmendifferentiation

- kalkalkalische 303

Magmeneruptionsrate 319

Magmenkammer 302

Magmenkonvektion 302

Magmenproduktionsrate 296

Magmensuite

- alkaline 292

- subalkaline 292

Magnetfeld 210

magnetic quiet zone 213,361

Magnetit 210

Magnetohydrodynamik 210

magnetostratigraphische Zeitska-
la 166

Magnitude 202,236, 254, 398, 400

Manganknollen 147

Mangrovensimpfe 48

Mantel 194, 203-204, 299

- Mineralogie 206

Manteldiapir 216,296, 298, 326, 362

Mantelkonvektion 204,216

mantle plumes 216

Mare 197
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marginal basins 225

Marianen 225,229,296

marine snow 393

Marmor 243, 335,339

Mars 194, 196

Marsch 45

Marschen 48

Masseexport 275

Masseimport 275

Massensterben 164

Massenstrome

- sedimentére 323

Massentransport

— gravitativer 76

Massenverlagerung

- gravitative 77

Matrix 181

- sekundare 181

Maunder-Minimum 384

Mayon 324

Meer 110

Meereis 25,64

Meeresboden 225

- magnetische Streifung 219

- Morphologie 110

Meeresschnee 393

Meeresspiegel 373

Meeresspiegelhochstand 375

Meeresspiegelschwankung 135, 355,
372

- eustatischer 372

- relativer 372

Meeresspiegeltiefstand 375

Meeresstromung 387

Meerwasser 94, 333,358,392

- Zusammensetzung 110

Megacities 400

Megarippeln 89

Meidob Hills 324

Melilith 31

Mergel 185

Merkur 194

Mesalaven 230,311

Mesosphédre 203

Messinisches Ereignis 372

Metagenese 175

metamorpher Glrtel 347

Metamorphite 332

Metamorphose 172,267,332

diastathermale 332

- hydrothermale 332

- prograde 334

- retrograde 346

Metasomatose 333,362

Metazoa 162

Meteorit 10,127,158, 194,332,361, 386

Meteoritenkrater 194

Methan 49, 158, 175,386

Methanemission 49

methanotrophe Bakterien 49

Migmatite 341

Mikrit 185

Mikrobeben 398

Mikrofossilien 166

Mikroklin 36

Milankovi¢-Zyklus 382

Milieu

- euxinisches 151

Mindel 382

Mineral 5,36

- Ausdehnungskoeffizient 29

- authigenes 172

- Reaktivitat 35

Miogeosynklinale 219

Mississippi 28,95, 142

mitigation 398

Mittelatlantischer Riicken 327

Mitteleuropa 198

- Vulkanfelder 314

Mittelgebirge 352

Mittelmeer 110, 127, 139, 355,372

Mittelmeerraum 44

Mittelozeanischer Riicken 110,
114, 216, 223, 295, 297, 326,
332,372

Modalbestand 294

Mofetten 317

Mohorovicic-Diskontinuitat 206

Mohrscher Spannungskreis 243

Molasse 287

Molassebecken 287

Mond 120,197

Mondentstehung 197

Mondgestein 197

monitoring 403

Monsun 23,386

Montagne Pelée 314

Moor 46, 96,177

- ombrogenes 46

MOR 216, 234

Mordnen 151

Mount Shasta 316

Mount St. Helens 311

Mudd 149

mudflow 79

Mulde 244

Mindungssandbank 94

Muschel 134,162,187

Muskovit 335,338

Mutterisotop 359

Muttersediment 260

Mylonit 246

427

N

Nadelwald 24

Nahrgebiet 63

nappes 269
Naturkatastrophen 398
Nazca-Platte 227
Nd-Isotop 300

Nehrung 131

nektisch 168

Neosom 342

Neotethys 345

Nephelin 32

Neptun 194

Neptunist 219

Nesosilikat 31
Netto-Transfer-Reaktion 336
Netzwerkbildner 295
Netzwerkwandler 295
Newtonsches Fluid 62,76
Niedermoor 46
Niederschlag 21-22, 58, 267
Niederschlagsrate 10
Nigerdelta 255

Nipptide 122
Norddeutsches Becken 252
Nordlinger Ries 195
Nordpol

- geographischer 197
Nordsee 124, 134-137, 148, 256
Nordseegraben 256
normal faults 251
Normalnull 377
Normalspannung 232
NOX 39

Nutzungsplanung 406

(0

Obduktion 225

Oberboden 41

Oberflachenstromung 23,97,116

Oberflachenwasser 52,111

Obermorédne 99

Oberrheingraben 278,354

Oberrheintal 257

Oberstromung

- hypopyknische 94

Obsidian 320

Odenwald 279

Offlap 179

Oktaederschicht 33

Oligoklas 32

Olivin 5,31, 38, 43,196, 203, 205, 228,
246,294,301, 364
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Onlap 179,283

Ooide 138, 187-188, 244,271

Oolithe 138

Oomikrit 188

Oosparit 188

Ophiolith 326

Ophiolithkomplex 225,229

Orinoco 47,177

Orogen 184,253, 259, 266, 352

- alpidisches 355

- variszisches 289

orogener Keil 284

Orogenese 70,222,228, 347,352,
354

- kaledonische 344

- variszische 289

Orthogneise 364

Orthoklas 31

Orthometamorphite 332

Oser 102
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