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ZUSAMMENFASSUNG

Fuer das Gebiet der Schweiz und ihrer Umgebung existieren seit

kurzem eine genaue Schwerekarte (Klingele et Olivier, 1979,

1980) und eine zusammenfassende Interpretation aller seismi¬

scher Daten (Egloff, 1979 und Mueller et al., 1980). Eine

kombinierte gravimetrisch-seismische Untersuchung der Krusten¬

struktur unter den Zentralalpen wirft methodische Probleme

auf, fuer welche verschiedene Loesungen vorgeschlagen und

diskutiert werden. Waehrend die bisherigen Schwere-Interpreta¬
tionen der Zentralalpen auf zweidimensionalen Modellen beruhen,

wird in dieser Untersuchung vor allem mit 3D - Modellen gear¬

beitet, um der Tektonik besser Rechnung zu tragen.

Von den oberflaechennahen Koerpern mit anomalen Dichteverhaelt-

nissen im Gebiet der Schweiz werden die Gesteine der Molasse

durch ein dreidimensionales Modell erfasst. Die Molasse-Gestei¬

ne haben mit etwa -25 mgal den groessten Schwereeffekt der

oberflaechennahen Stoerkoerper in der Schweiz. Mit Hilfe der

Schwerekarte und zusaetzlichen Schwere-Profilen koennen auch

die Schwereeffekte der quartaeren Sedimente in den Alpentaelern
(maximale Schwerewirkung -15 mgal) erfasst werden.

Im Bereich der Suedalpen verursachen die Gesteine der Zone

Ivrea - Verbano eine positive Schwereanomalie, welche in ihrer

Amplitude die Groessenordnung der Schwereanomalie der Alpen¬
wurzel erreicht. Eine genaue Vermessung der Schwere in der

noerdlichen Ivrea - Zone und ihrer Umgebung erlaubt mit Hilfe

der geologischen und seismischen Angaben die Bestimmung der

dreidimensionalen Form des "Ivrea-Koerpers" an seinem noerd¬

lichen Ende.

Nach Abzug der Schwereeffekte der Molasse-Gesteine und der Ge¬

steine der Zone Ivrea - Verbano koennen die verbleibenden

Schwereanomalien im Gebiet der Schweiz und ihrer Umgebung zur
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Hauptsache durch die Aenderungen der Krustenmaechtigkeit er-

klaert werden. Die lokalen Schwereabweichungen geben Auskunft

ueber intrakrustale Aenderungen der Dichteverhaeltnisse, welche

mit seismischen Daten ueber den Aufbau der Kruste in Verbindung
gebracht werden.

Ebenso wie bei den Bouguer - Anomalien ist bei den isostati¬

schen Anomalien in den Zentralalpen die Beruecksichtigung der

Schwereeffekte der wichtigsten Stoerkoerper (Molasse, Ivrea-

Koerper, Talfuellungen) notwendig. Die isostatischen Anomalien,
welche mit dem Airy - Heiskanen - Modell und mit einem Modell

der elastischen Kruste (Vening Meinesz) berechnet wurden, las¬

sen sich regional gut mit den rezenten Hebungsraten korrelieren

Die Untersuchungen ueber die isostatischen Verhaeltnisse, wie

auch die Modellrechnungen ueber die Aenderung der Krusten-

maechtigkeit deuten auf einen mittleren Dichteunterschied von

0.35 g/cm3 zwischen dem oberen Mantel und der unteren Kruste

hin. Die grosse Krustenmaechtigkeit in den Zentralalpen muss

deshalb vor allem auf eine ca. 20 km maechtige Krustenschicht

von erhoehter Dichte direkt ueber der Moho zurueckgefuehrt
werden.
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Abstr act

An accurate gravity map of Switzerland and adjacent areas

(Klingele and Olivier, 1979,1980) as well as a summary Inter¬

pretation of all available seismic data (Egloff, 1979 and

Mueller et al., 1980) have recently been published. A combined

gravimetric and seismic investigation of the crustal struc-

ture beneath the Central Alps raises numerous methodological
problems for which several Solutions are offered and discussed

here. Until recently all gravity interpretations for the

Central Alps were based on two - dimensional modeis only. In

the present investigation three - dimensional modeis are used

to better account for the laterally varying tectonic structure

The Molasse Sediments, which, with about - 25 mgal, have by
far the largest gravity effect of all near - surface bodies

with anomalous density are accounted for by a three-dimen-

sional model.

The gravity map and additional gravity profiles were used to

model the effects of the Quaternary Sediments in the Alpine
Valleys producing maximum anomalies of - 15 mgal.
In the region of the Southern Alps the rocks of the Ivrea-

Verbano - Zone cause a positive gravity anomaly of the same

order of magnitude as the Alps themselves. A dense gravity
survey of the northern Ivrea - Zone and adjacent areas toge-
ther with geological and seismic data have made it possible
to determine the three - dimensional form of the Ivrea body
at its northern end.

The gravity anomaly in and around Switzerland remaining
after subtracting the effect of the Molasse Sediments

and of the rocks in the Ivrea - Verbano - Zone are

mainly due to crustal thickening. Local gravity deviations

are indications of intra-crustal density variations which

can be correlated with the crustal structure derived from

seismic data.
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The main anomalous bodies (Molasse, Ivrea body and valley
Sediments) must be taken into account when calculating the
isostatic anomalies in the Central Alps just as has been

done for the Bouguer anomalies. The isostatic anomalies, what

were calculated with the Airy - Heiskanen model and with a

model for an elastic crust (Vening Meinesz), are in good
agreement with recent rates of uplift.

Investigations of the isostatic conditions as well as model
calculations for variations in crustal thickness indicate
a mean density difference of 0.35 gr/cm.3 between the upper
mantle and the lower crust.

The great thickness of the crust beneath the Central Alps
must therefore be due to a 20 km thick crustal layer of in-

creased density directly above the Moho.



1. EINLEITUNG , PROBLEMSTELLUNG

In den letzten beiden Jahrzehnten sind im Gebiet der Alpen
und ihrem Vorland eine grosse Zahl von geophysikalischen
Messungen durchgefuehrt worden. Selbstverstaendlich ist es

kein Zufall, dass diese zunehmende Information ueber den

Aufbau der Erdkruste und den oberen Mantel ein Gebiet be¬

trifft, welches als eine der geologisch bestbekannten Ge¬

genden der Welt gilt. Waehrend uns durch die Ergebnisse der

Geologie und der Petrographie ueber einzelne Gesteinsschich¬

ten im heute obenliegenden Teil des Alpenkoerpers verschie¬

dene Fixpunkte ihrer speziellen geologischen Geschichte be¬

kannt sind, erlaubt die Geophysik fuers erste nur eine Mo¬

mentaufnahme der Alpentektonik, dies allerdings bis in gros¬
se Tiefen.

In Verbindung mit geologischen Angaben geben die geo¬

physikalischen Daten jedoch wichtige Anhaltspunkte fuer

tektonische Vorgaenge, welche sich ueber mehrere Millionen

Jahre hinziehen koennen. Als Beispiel seien hier etwa die

thermischen Modellrechnungen zur Hebungsgeschichte einzelner

Bioecke der Alpen von Werner et al. (1976) erwaehnt. Wich -

tigster Ausgangspunkt fuer alle Berechnungen ueber geodyna-
mische Prozesse bei der Gebirgsbildung ist ein Krusten -

oder besser ein Lithosphaeren - Modell des Alpenkoerpers,
welches mit den verfuegbaren geophysikalischen Daten in

Einklang steht.

Die meisten Informationen ueber den Aufbau der Kruste und der

Lithosphaere liefern seismische und gravimetrische Messungen,
welche in einem tektonisch komplizierten Gebiet wie den Alpen
mit Vorteil gemeinsam eingesetzt werden. Ausgehend von einer

detaillierten Schwerekarte und unter Einbezug der seismischen

Daten soll in der vorliegenden Arbeit der Versuch unternommen

werden, die Krustenstruktur in den Zentralalpen mit Hilfe von

gravimetrischen Modellrechnungen zu beleuchten.

Bisher sind fuer die West - und Ostalpen verschiedene solche

Modelle der Erdkruste aus seismischen und gravimetrischen
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Daten vorgeschlagen worden (vgl. u.a. Choudhury et al., 1971;
Mueller und Talwani, 1971; Makris,1971; Angenheister et al.,
1972 und 1975; Mueller et al., 1976; Perrier , 1980; Miller

et al., 1977). Einzelne der genannten Autoren erarbeite¬
ten eine teilweise bis ins Detail gehende Synthese aus den Da¬
ten der Geophysik, Geologie, Petrographie und Geodaesie. Allen

zitierten Arbeiten ist eine zweidimensionale (2D) Betrach¬

tungsweise gemeinsam,indem die wesentlichen Daten auf einige
wenige Traversen quer zu den Alpen projiziert und in Krustenmo¬
dellen entlang diesen Profilen ausgewertet werden. Aufschluss
ueber die tiefere Krustenstruktur in den Zentralalpen gibt in

dieser Reihe von Querschnitten die schweizerische Geotraverse
Basel - Chiasso (*) mit einem 2D - Krustenmodell aus seis¬
mischen und gravimetrischen Daten (Kahle et al.,1976,1980).
Obwohl sich die Methode von Querprofilen durch die Alpen,
welche interdisziplinaer bearbeitet werden, sehr gut be-

waehrte, sind ihr doch klare Grenzen gesetzt, sobald die

geophysikalischen Daten ueber den Aufbau der Erdkruste
eine zweidimensionale Betrachtungsweise ausschliessen. In

den Zentralalpen wurde von Kahle et al. (1980) versucht,dem
Drehen des Alpenbogens und dem sich auf kuerzester Distanz
aendernden tektonischen Bau ( Abtauchen des Aarmassivs im

Westen und Osten, Ausbeissen des Ivrea-Koerpers, Wechsel von

Ostalpin-Lepontin- Penninikum) der Alpen durch mehrere,nahe
beieinanderliegende Schwereprofile Rechnung zu tragen.
Nachdem vor kurzem alle verfuegbaren seismischen Messungen
im Gebiet der Schweiz und ihrer Umgebung einer einheitlichen

Auswertungsmethode unterworfen wurden (Egloff,1979) und eine
sehr genaue neue Schwerekarte der Schweiz (Klingele et Olivier,
1979,1980) veroeffentlicht wurde, besteht die Moeglichkeit,
diese Daten zu einem dreidimensionalen Modell der Erdkruste un¬

ter den Zentralalpen zu verarbeiten und dessen Strukturen mit

der regionalen Geologie zu vergleichen. Voraussetzung dazu

ist die Kenntnis der Schwereeffekte von oberflaechennahen

(*) Vgl. Schweiz. Min. Petr. Mitt., vol.56, 1976 und

Geol. Ecl. Helv., vol.73/2, 1980.
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Gesteinskomplexen (vgl.Fig. 1), welche gegenueber ihrem Neben¬
gestein eine anomale Dichte besitzen. Im Gebiet der Schweiz und
ihrer Umgebung sind als Beispiele vor allem die Molassesedimente
und die Gesteine der Zone Ivrea- Verbano zu nennen. Deren Schwe¬
reeffekte stoeren die grossraeumige Schwereanomalie der Alpen
erheblich und muessen mit Hilfe von dreidimensionalen (3D)
Modellen des Molassebeckens und des Ivrea-Koerpers erfasst und
bei der Interpretation der Bouguer-Anomalien-Karte berueck-
sichtigt werden.

Ausgehend von der Rest-Schwereanomalie und der aus der Seis¬
mik bekannten mittleren Krustenstruktur sollen die Probleme
der Isostasie in den Zentralalpen beleuchtet werden. Insbeson¬
dere stellt sich die Frage nach dem Zusammenhang der rezenten
Hebungsraten (vgl. Gubler, 1976 und Jeanrichard, 1975 ) mit
den isostatischen Anomalien, den Moho-Tiefen und der aus der
Geochronologie bekannten Hebungsgeschichte einzelner tekto -

nischer Einheiten.
Eines der Ziele dieser Arbeit besteht in der Bezeichnung von
Gebieten, in welchen von weiteren geophysikalischen Messungen
Aufschluss ueber geodynamische Prozesse bei der Gebirgsbil-
dung erhofft werden kann.

2. DATENMATERIAL

In diesem Teil werden nur diejenigen Daten vorgestellt, wel¬
che sich auf einen groesseren Teil des Untersuchungsgebie¬
tes beziehen und fuer das Gesamtbild der Zentralalpen
von Interesse sind. Alle anderen geophysikalischen und
geologischen Informationen, welche nur die 3D-Modelle der
Molassesedimente und des Ivrea-Koerpers betreffen, werden
in den entsprechenden Abschnitten diskutiert.
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2.1 Gravimetrische Daten

Fuer das Untersuchungsgebiet stehen verschiedene Bouguer-Kar-
ten zur Verfuegung. Ausgehend von aelteren Schweremessungen
von Niethammer (1921), Schwerekarten von Frankreich (Coron,
1959), Italien (Ballarin , 1963 ), Oesterreich (Holopainen, 1947)
und Deutschland (Gerke,1957) und eigenen Messungen in der West¬

schweiz (Klingele,1972) stellten Klingele* und Harcke 1973
die "Schwerekarte der Schweiz und der angrenzenden Gebiete"

(Fig.2) zusammen (vgl. Kahle et al.,1976a). Unsicherheiten in

Bezug auf die topographischen Korrekturen, die Hoehenreduktio-

nen und die Schwerewerte der Basisstationen, sowie die z.T. ge¬

ringe Punktdichte in den Alpen erlauben zwar keine 3D-Schwere-
modelle auf Grund dieser Karte zu berechnen, doch ist sie fuer

die ungefaehre Erfassung der beiden groessten Schwereanomalien

in Mitteleuropa, Alpen und Ivrea-Koerper, von grossem Nutzen.

Im Gebiet der Schweiz wurde diese Karte abgeloest von der neu¬

en " Schwerekarte der Schweiz " (Klingele et Olivier, 1979 und

1980), welche dank hoeherer Punktdichte (im Mittel 1 Station

pro 16 km2) und einem maximalen Fehler von 0.4 mgal fuer die

reduzierten Schwerewerte in den einzelnen Stationen eine gute
Aufloesung besitzt.

Voraussetzung fuer die Ausnutzung der Information einer

Schwerekarte ist die Kenntnis der genauen Lage der ihr zu

Grunde liegenden Messpunkte und der exakten Werte aller an

der gemessenen Schwere angebrachten Korrekturen bis hin zur

Bouguer-Anomalie selbst. Ein Schema des Ablaufes von den

Rohdaten zur Bouguer-Anomalien-Karte findet sich in Klingele
et Olivier (1980).
Die Kenntnis der Rohdaten der neuen Schwerekarte der Schweiz
hat ausserdem den Vorteil, weitere Messpunkte im Gebiet der

noerdlichen Ivrea-Zone und auf einem Profil von La Chaux-

de-Fonds ins Valle d'Ossola an dieselben Basiswerte an-

schliessen zu koennen. Die Reduktionen der neu vermessenen

Schwerewerte folgten denjenigen von Klingel! et Olivier
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(1980). Die in dieser Arbeit benuetzte Schwerekarte (Fig.3)
stellt deshalb eine Erweiterung der oben genannten Karte
von Klingele und Olivier (1979) dar, ohne zusaetzliche Feh¬
ler an den Gebietsraendern.

Im Gebiet des Molassebeckens zwischen Bodensee und Genfersee
standen mehrere Oberflaechendichtewerte aus Nettleton-Profi-

len zur Verfuegung, welche von der Schweizerischen Geophysi¬
kalischen Kommission im Rahmen des Projektes "Dichteprovinz-
Karte der Schweiz" bearbeitet werden.

2.2 Seismische Daten

Fuer erste Vergleiche des regionalen Schwerefeldes mit seis¬

mischen Informationen genuegt im allgemeinen ein Tiefenlinien-

plan der MohoroviSic* - Diskontinuitaet (Moho). Der Moho-Tiefen-

linienplan von C*ermak (1979) ist fuer Modellrechnungen im Al¬

penraum zwar zu vereinfachend, doch ist er fuer grossraeumi-
ge Betrachtungen, wie etwa der mittleren Krustenmaechtigkeit
von Europa gut geeignet. Fuer das Gebiet der Alpen und deren

Umgebung geben Giese et al. (1976) eine Zusammenfassung al¬

ler aelteren Refraktionsprofile und deren Interpretation.
Einen Ueberblick ueber die Informationsdichte im Untersu -

chungsgebiet vermittelt Fig. 4, wobei jede ausgezogene Linie

ein Refraktionsprofil darstellt. Ebenfalls eingetragen sind

die beiden neuesten Profile in diesem Raum:

- ein Laengsprofil im Streichen des Gebirgszuges von den

Westalpen bis in die ungarische Tiefebene (ALP 75, vgl.
Alpine Explosion Seismology Group, 1976)

- ein Profil in den Suedalpen vom Lago Maggiore gegen Osten

(vgl. Ansorge et al.,1979).
Vor allem das ALP 75 erlaubt dank der Qualitaet der Seismo¬

gramme und seinem, dem tektonischen Bau des Gebirges angepass-
ten Verlauf, genauere Aussagen ueber den Aufbau der Kruste und

des oberen Mantels in den Zentralalpen.
Wie in Kap.3.1 gezeigt wird, ist die volle Nutzung eines seis-
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mischen Krustenmodells mit der Geschwindigkeits-Tiefen-Ver¬
teilung nur moeglich, wenn als Vergleich Krustenmodelle

von anderen Profilen desselben Autors oder zumindest eines

Autors mit derselben Interpretationsmethode vorliegen.
In einer kuerzlich abgeschlossenen Arbeit von Egloff (1979)
wurden saemtliche Refraktionsprofile im Gebiet der Schweiz

einer einheitlichen Interpretation unterworfen. Damit ist

ueber den regionalen Trend der Moho hinaus eine feinere

Aufloesung der Krustenstruktur in Schweremodellen moeglich.

Der in dieser Arbeit verwendete Moho-Tiefenlinienplan (Fig.5)
wurde von Mueller et al.(1980) auf Grund der Angaben von

Egloff (1979) und weiteren Profilen in der Umgebung der

Schweiz zusammengestellt. Danach nimmt die Krustenmaechtig -

keit vom Rheingraben gegen die Alpen stark zu und erreicht

unter den westlichen Walliser Alpen den Maximalwert von 58 km.

In gleichem oder eher noch staerkerem Masse wie die Moho (Fig.5)
taucht die Lithosphaeren/Asthenosphaeren-Grenze vom Rhein¬

graben gegen die Alpen ab (Sprecher, 1976). In einer Arbeit von

Panza et al. (1979) werden die aus Oberflaechenwellen gewon¬
nenen Informationen ueber die Lithosphaere und Asthenosphaere
in zwei Querschnitten durch Europa zusammengefasst. Diese

Daten sind auf Grund der Lage der Profile und des Aufloesungs-
vermoegens der Methode nur fuer Abschaetzungen des Lithosphae-
reneffektes in den Zentralalpen verwendbar, doch gestatten
sie damit erstmals einen Einblick in das wahrscheinlich un¬

terste Stockwerk der Alpentektonik.

2.3 Weiteres Datenmaterial

Die Geologie liefert neben den Informationen ueber fruehere

Stadien der Gebirgsbildung die fuer alle geophysikalischen
Messmethoden unentbehrlichen Daten ueber den einzigen zu-

gaenglichen Randwert, die Erdoberflaeche. Eine der wichtig¬
sten Grundlagen fuer die Untersuchung der Krustenstruktur in

den Zentralalpen ist deshalb die tektonische Karte der Schweiz

(Spicher, 1972).
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Die rezenten Hebungsraten (Gubler et al. , 1980) geben Aus¬

kunft ueber Massenverschiebungen in der Kruste, wie sie bei

noch andauernden gebirgsbildenden Prozessen erwartet wer¬

den muessen (vgl. Fig. 6 ). Will man diese geodaetischen An¬

gaben ueber Hoehenaenderungen der Erdoberflaeche mit den iso¬

statischen Anomalien in direkte Beziehung bringen, setzt man

damit geodynamische Prozesse voraus, ueber die wir noch kaum

mehr als unsichere Anhaltspunkte besitzen. Trotzdem soll der

Versuch unternommen werden, die rezenten Hebungsraten und die

Hebungsgeschichte der Alpen ( Wagner et al., 1977 ) mit dem

aus den geophysikalischen Daten abgeleiteten Krustenmodell

in Verbindung zu bringen.
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3. INTERPRETATION GRAVIMETRI3CHER UND SEISMISCHER

DATEN MIT MODELLKOERPERN

Je nach Art des regionalen Schwerefeldes, der gesuchten Anomalie
und der geologischen Verhaeltnisse sind automatisierte Inter¬

pretationsverfahren (vgl. z.B. Goldflam, 1979; Bhattacharya,
1978 ), welchen meistens eine Filterung der Schwereanoma¬
lien vorausgeht, von Vorteil gegenueber den konventionellen

Methoden. In dieser Arbeit wurde auf automatisierte Interpre¬
tationsverfahren aus folgenden Gruenden verzichtet:
- In einem tektonisch aktiven Gebiet wie den Alpen ueberla-

gern sich auf kleinstem Raum verschiedene Schwereeffekte.
- Einzelne der diese Schwereanomalien verursachenden Stoer-

koerper sind bekannt und koennen mit Hilfe von seismi¬

schen und geologischen Angaben modelliert werden.
- Die bisher bekannten Daten ueber laterale Aenderungen im

Aufbau der Lithosphaere in Mitteleuropa und den Alpen ver¬

bieten die Anwendung von Interpretationsverfahren, welche

nur einen freien Parameter (z.B. Krustenmaechtigkeitsaen-
derungen bei konstanten Krusten- und Manteldichten ) ent -

halten.
- Es fehlen genuegend genaue Angaben ueber eine Referenzli-

thosphaere fuer das Untersuchungsgebiet.
Das dieser Arbeit zugrundeliegende Vorgehen ist das indirekte

(deduktive) Interpretationsverfahren: Die Schwerewirkung eines
teils auf Fremdinformationen, teils auf Hypothesen beruhenden

Modellkoerpers wird mit der gemessenen Schwere verglichen. Sind

genuegend Fremdinformationen (Seismik, Geologie) vorhanden,
oder ist die Anzahl der bezueglich ihrer Schwereanomalie sig¬
nifikant unterschiedlichen, moeglichen Modelle durch andere

Bedingungen sehr klein, so kann die berechnete Modellschwere
von der gemessenen abgezogen werden, um Auskunft ueber das

Regionalfeld und/oder allfaellige andere lokale Anomalien zu

bekommen. Ist die Menge der Fremdinformationen fuer dieses

Vorgehen zu gering, so liegt der Schwerpunkt der Interpreta¬
tion mehr auf dem Ausschiiessen von Strukturen (qualitativ),
als auf den Modellen selbst.
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An die Stelle von mathematischen Filtermethoden zur Trennung
des Regionalfeldes von den lokalen Schwereanomalien muss in
den Zentralalpen eine Untersuchung von allen potentiellen
oberflaechennahen Stoerkoerpern treten. In den Alpen kann jede
kleinere geologische Einheit eine lokale Schwerestoerung bewir¬
ken. Obwohl erst die systematische Vermessung der Gesteinsdich¬
ten an der Erdoberflaeche (vgl."Dichteprovinzkarte der Schweiz",
Projekt der Schweizerischen Geophysikalischen Kommission, z.Zt.
in Bearbeitung) diese Frage abschliessend beantworten kann, wird
der bei weitem groesste Teil dieser Anomalien wenige (mgal) (*)
nicht ueberschreiten, da die Ausdehnung der zur Diskussion
stehenden Gesteinsschichten zu gering ist. In all diesen Fael-
len ist die Annahme einer mittleren Oberflaechengesteinsdichte
von 2,67 gr/cm3, wie sie fuer die topographischen Reduktionen
der neuen Schwerekarte der Schweiz (Klingele et Olivier, 1979,
1980) benuetzt wurde, diejenige Methode, welche die kleinsten
Fehler beinhaltet. Allerdings muessen bei dieser Methode die

Schwerewirkungen von Stoerkoerpern, welche bis an die Oberflae-
che reichen, in den einzelnen Messpunkten selbst berechnet und
von der gemessenen Bouguer-Schwere abgezogen werden. In Faellen
von grossen Dichtekontrasten an der Erdoberflaeche ist zusaetz-
lich noch eine Korrektur des Topographie-Effektes in den Mess¬

punkten noetig.
Die potentiellen oberflaechennahen Stoerkoerper mit Schwere -

anomalien von 10 mgal und mehr sind die groesseren tektonischen
Einheiten (vgl. Fi«. 1 ): Rheingraben-Sedimente, Jura, Molas¬

se-Sedimente, Helvetikum, kristalline Massive, Ostalpin, Lepon-
tin, Penninikum, Suedalpin und Zone Ivrea - Verbano.
Auf Grund der Lithologie und der entsprechenden Bruttogesteins-
dichten (Gassmann, 1962 ; Zuercher, 1971 ) duerfen in der oben
genannten Liste von potentiellen Stoerkoerpern der Jura, das

Lepontin und wahrscheinlich auch das Penninikum gestrichen wer¬

den. Eine spezielle Untersuchung ueber das Abtauchen des Aar¬
massivs im Haslital und im Reusstal (Cagienard, 1980) hat ge¬
zeigt, dass sich die in situ - Bruttodichten der helvetischen
Decken und des Aarmassivs an der Oberflaeche um weniger als
0.04 gr/cm3 unterscheiden und im Mittel sehr gut mit dem Wert
von 2.67 gr/cm3 uebereinstimmen. Eigene Dichtebestimmungen an

(*) 1 mgal = 0.001 gal = 0.001 cm/sec2



- 15 -

groesseren Proben (1kg - 5 kg Gestein) haben fuer die direkt
noerdlich der Insubrischen Linie gelegenen Gesteine des Lepon-
tins und fuer das suedalpine Grundgebirge (ohne Ivrea-Zone) Dich¬
tewerte von 2,6 - 2,7 gr/cm3 ergeben (vgl. Fig. 11 ). Die Buend-

nerschiefer der ostalpinen Decken haben mit grosser Wahrschein¬
lichkeit eine Dichte um 2,67 gr/cm3 (pers. Mitt. von H. Schwen-

dener, 1980, auf Grund von Dichtemessungen an Handstuecken).
Trotzdem besteht die Moeglichkeit, dass innerhalb der ostalpinen
Decken Einheiten mit Dichten geringer als 2.67 gr/cm3 existieren.
Die Korrelation des Schwereminimums der Alpen mit dem Ostalpin
deutet darauf hin. Die genauere Untersuchung der Dichteverhaelt-
nisse im Buendnerland und dem Deckenbau entsprechende dreidimen¬
sionale Modelle zur Erfassung der oberflaechennahen Schwerestoe-

rung sind Inhalt der Dichteprovinzkarte und einer weiteren zur

Zeit laufenden Untersuchung am Institut fuer Geophysik der ETHZ.
Fuer die in der vorliegenden Arbeit gezogenen Schlussfolgerungen
genuegt die Abschaetzung von maximal - 10 mgal, wahrscheinlich

jedoch nur - 5 mgal im Gebiet zwischen Chur und Davos.

Dagegen erlangt die Schwerestoerung bedingt durch den Rhein¬

graben fuer unsere Untersuchung groessere Bedeutung, denn die

Aufwoelbung der Moho und die zur Kompensation ihrer Schwere¬

stoerung angenommene thermische Schwereanomalie (Kahle and

Werner, 1980) oder eine entsprechende Lithosphaerenanomalie
haben wegen ihrer Tiefenlage Auswirkungen bis in den Jura und

z.T. bis in die Molasse. Die Berechnung dieser Schwereanoma¬
lien folgt den Modellen von Werner und Kahle (1980), Kahle
und Werner(1980) und Kahle et al. (1980).
Von der oben angefuehrten Liste der potentiellen Stoerkoerper
im Raum der Zentralalpen und ihres Vorlands bleiben neben dem

Rheingraben nur die tertiaeren Sedimente des Molassebeckens und
die basischen und ultrabasischen Gesteine der Zone Ivrea - Verba¬
no uebrig. Diese beiden Gesteinskomplexe "stoeren" die Schwe¬
reanomalie des Alpenkoerpers erheblich und muessen in ent -

sprechenden Modellen erfasst werden (vgl. unten). Weniger gra¬
vierend fuer Fehlinterpretationen des Regionalfeldes - weil

gut sichtbar und von lokaler Ausdehnung - sind die Schweredefi¬

zite, welche durch die quartaeren Talfuellungen hervorgerufen
werden. Auf der Schwerekarte (Fig. 3 ) sind deutlich die Ano¬
malien im Rhone-, im Rhein- und im Reusstal zu erkennen.
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Aehnliche lokale Schwereanomalien finden sich aber auch in der
Magadino-Ebene (nach Abzug des Ivrea-Effektes, vgl. S.86) und
im Aaretal (Cagienard, 1980). Nach Abzug der Schwereeffekte der
obengenannten Gesteinskomplexe von der gemessenen Schwere erhaelt
man eine reduzierte Schwerekarte der Schweiz (Fig. 20), welche
die lateralen Dichteunterschiede der Lithosphaere im Zusammen¬
hang mit der Alpentektonik besser wiedergeben duerfte. Der Vor¬
teil liegt vor allem in der klaren Trennung von gut und schlecht
bekannten Krustenstrukturen. Die Interpretation des regionalen
Schwerefeldes der Alpen in Verbindung mit den seismischen Infor¬
mationen ueber den Aufbau der Kruste und des oberen Mantels
haengt in starkem Masse von den Voraussetzungen (Referenz -

oder Vergleichslithosphaere; Geschwindigkeits- Dichte -Relation)
ab. Es kann deshalb bei diesen Modellen nur um ein eher quali¬
tatives Bild der Alpen gehen, welches im groesseren Zusam¬
menhang mit anderen geophysikalischen Daten (Isostasie, plat-
tentektonische Modellvorstellungen) gesehen werden muss.

3.1 Referenzlithosphaere

Die Schwereanomalien, welche wir aus den Messungen an der Erd¬
oberflaeche und nach entsprechenden Reduktionen erhalten, sind
Ausdruck des gesamten Schwereeffektes aller Dichteinhomogeni-
taeten innerhalb der Erde. Auf Grund der Berechnung der Ano¬
malien als Differenz lokal gemessener und normalisierter Schwe¬
re (*) koennen gravimetrische Interpretationen nur die Unter¬
schiede einer lokalen Dichteverteilung gegenueber derjenigen
einer normalisierten Erde betreffen.

(*) Berechnung der Bouguer - Schwere nach dem 1971 IGSN Schwere¬
system (vgl. Morelli et al., 1971).
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Es stellt sich deshalb das Problem der Definition dieser nor¬

malisierten Erde als Referenzmodell in Form einer Dichte -

Tiefenfunktion. Da die Schweremodelle in starkem Masse von

seismischen Informationen abhaengen, muss fuer diese Referenz¬

erde zusaetzlich eine der Dichte entsprechende Geschwindig-
keits-Tiefenfunktion definiert werden.

Dank der mit zunehmendem Abstand von einem Stoerkoerper quad¬
ratisch abnehmenden Schwerewirkung hat der bei weitem groesste
Anteil an den gemessenen Bouguer-Anomalien seine Ursache inner¬

halb der obersten 200 km der Erde, meistens sogar innerhalb der

Lithosphaere. Schwereanomalien von tieferliegenden lateralen

Dichteunterschieden sind wegen ihrer grossen Wellenlaengen durch

Schweremessungen an der Erdoberflaeche direkt kaum zu erfassen.
Die Hoehenfehler auf Distanzen von tausend Kilometern und mehr
und die Reduktionsfehler in tektonisch aktiven Gebieten ergeben
oft Messungenauigkeiten von der gleichen Groessenordnung wie die

gesuchten Schwereeffekte. Die Vermessung des Geoids erlaubt fuer

derartige Fragestellungen eine bessere Aufloesung als die Bouguer-
Anomalien. Die Dichteverteilung einer Referenzerde beschraenkt
sich deshalb meistens auf die Kruste und den obersten Mantel

(vgl. Vyskodil, 1978). Dabei nimmt man an, dass unterhalb dieses

Referenzschnittes (Tiefe meist kleiner als 60 km) entweder keine

lateralen Dichteunterschiede mehr auftreten, oder dass sich die¬
se in den untersuchten Gebieten nur als konstante Schwerediffe¬

renzen gegenueber der Normalschwere bemerkbar machen. Die Ver¬

wendung von verschiedenen Referenzlithosphaeren und die Korrek¬
tur um einen beliebigen konstanten Schwereanteil verunmoeglichen
meistens einen direkten Vergleich der Schweremodelle von ver¬

schiedenen Autoren und Gebieten.
Allein schon aus der oben gemachten Voraussetzung erscheint es

als zweifelhaft, eine fuer die ganze Erde gueltige Referenzdich¬

teverteilung der obersten 200 km maechtigen Gesteinsschichten be¬
stimmen zu koennen. Die Bedingungen, welche an eine Referenzlitho-

sphaere gestellt werden, sind die Gesamtmasse des Schnittes und

der Anteil am Gesamttraegheitsmoment der Erde. Vor allem die
zweite Groesse jedoch ist ihrerseits wiederum durch nur geringste
Dichteunterschiede im Mantel so stark beeinflussbar (relativ
zu der Genauigkeit mit der sie bekannt ist!), dass sie kaum
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Verwendung finden kann bei der Berechnung einer Referenzlitho-
sphaere. Vyskocil (1978) stellte alle bisher publizierten Refe¬
renzschnitte der obersten 60 km der Erde zusammen und konnte zei¬
gen, dass diese den Bedingungen der konstanten Gesaratmasse ueber
den gesamten Tiefenbereich einigermassen genuegen. Eine maximale
Abweichung der Gesamtmassen untereinander von nur 6,3% hat aber
Schweredifferenzen von ueber 450 mgal zur Folge. Je weniger
maechtig der untersuchte Referenzbereich ist, desto groesser
werden die moeglichen Abweichungen in der Gesamtmasse zwischen
zwei Lithosphaerenbloecken, da man laterale Dichteunterschiede
bis in mehrere hundert Kilometer Tiefe vermuten muss (z.B. ab¬
tauchende Lithosphaere) und die Massendifferenz der darueber-
liegenden Schichten ueber eine solche Tiefe verteilt keine
Rolle mehr spielt. Die an der Oberflaeche gemessenen Bouguer-
Anomalien liegen auf der ganzen Erde in den fuer kontinentale
und ozeanische Lithosphaere charakteristischen Bereichen.
Aus seismischen Untersuchungen ueber die mittlere Tiefenlage
der Moho fuer groessere Gebiete (vgl. z.B. USA: Woollard, 1975;
Europa: Öermak, 1979; Westeuropa-Osteuropa: Vyskoöil, 1978,
S.406 ) sind jedoch zum Teil erhebliche Unterschiede zwischen
den einzelnen Lithosphaerenbloecken zu erwarten. Diese meist
auf verschiedenes Alter und tektonische Geschichte zurueck-
zufuehrenden Unterschiede im Aufbau der einzelnen Lithosphae-
renplatten ebenso wie die prinzipiellen Strukturunterschiede
zwischen ozeanischen und kontinentalen Regionen lassen bei
Abwesenheit von entsprechenden groesseren Schweredifferenzen
nur den Schluss auf tieferliegende Massenkompensationen zu.

Das bedeutet aber, dass selbst die Bedingung der konstanten
Gesamtmasse ueber einem Referenzschnitt nicht stichhaltig
ist, solange dieser nicht jene Tiefe erreicht, unter der
keine lateralen Dichteaenderungen zwischen den einzelnen
Lithosphaerenbloecken mehr zu erwarten sind.

Eng verknuepft mit einer globalen Referenzlithosphaere ist
das Problem der Tiefenlage des Kompensationsniveaus fuer
die isostatischen Ausgleichsbewegungen. Ein global gueltiges .

isostatisches Modell der Dichteverteilung von der Erdober¬
flaeche bis unterhalb des Ausgleichsniveaus entspraeche
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der gesuchten allgemeingueltigen Referenz fuer gravimetrische
Modellrechnungen. Das Kompensationsniveau wurde bisher mei¬

stens mit der groessten gemessenen Moho-Tiefe identifiziert,
unabhaengig vom verwendeten isostatischen Modell (z.B. Airy-
Heiskanen oder Pratt - Hayford ). Verschiedene, zum Teil
rezente Ausgleichsbewegungen (vgl. Hebung der Kontinente
nach dem Abschmelzen der Eiskalotten; bekanntestes Beispiel:
Fennoskandien ) lassen sich damit recht gut erklaeren.

Neuere Untersuchungen fuer den eurasischen Kontinent je¬
doch zeigen, dass das isostatische Gleichgewicht sowohl in

Ost- als auch in Zentraleuropa erreicht werden kann, obwohl
sich die mittleren Krustenmaechtigkeiten der beiden Gebiete
um 10 km unterscheiden (Meissner und Vetter, 1976). Heiskanen
und Vening Meinesz (1958) belegten anhand von weltweiten

Schweredaten, dass im Mittel in allen Meeresbecken und Kon¬
tinenten der Erde das isostatische Gleichgewicht innerhalb von

5 mgal erreicht ist. Woollard (1970) kommt nach Untersuchungen
der von dieser Regel abweichenden Gebiete im Zusammenhang mit

bekannten Dichte-Inhomogenitaeten im oberen Mantel zum Schluss
(S.484):" Apparent regional departures from isostasy over other

areas, particularly the tectonically stable shield areas, are

more likely to be related to regional changes in the mean

density of the crust and upper mantle and a consequence of
mass distribution and departure of the actual crust from an iso¬
static crustal model rather than any real departure in iso¬

static equilibrium."
Diese Ueberlegungen von Woollard (1969, 1970, 1975) erklaeren
das Erreichen des isostatischen Gleichgewichtes in Gebieten
von unterschiedlicher Krustenmaechtigkeit und mittleren Dich¬

ten, fuehren aber bezueglich der entsprechenden Bouguer-Schwe-
redifferenzen wieder auf das Problem der tieferliegenden la¬
teralen Dichte-Inhomogenitaeten.
Eine global gueltige Referenzdichteverteilung der obersten
60 km der Erde zu berechnen, ist aus den oben genannten Gruen-
den schwerlich moeglich. Fuer die Bestimmung einer tiefer¬

reichenden Referenz (bis unterhalb der tiefsten lateralen

Dichteunterschiede) fehlen jedoch bisher genuegend praezise
Daten fuer die verschiedenen Gebiete der Erde, wobei die

groessten Fehler von der noch zu wenig bekannten Geschwindig¬
keits-Dichte-Relation herruehren.
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Die Verwendung einer der bisher publizierten Referenzkrusten
(Vyskodil, 1978) kann zwar einen groesseren Fehler in der
Interpretation hervorrufen, hat aber den Vorteil, dass Ver -

gleiche mit anderen Modellen (fuer welche die gleiche Refe -

renz verwendet wurde) moeglich sind.
Die meisten bisherigen Alpenmodelle (Mueller und Talwani, 1971,
Makris, 1971, Schoeler, 1976) stuetzen sich auf eine Referenz
von Talwani et al.(1959a): Eine 32 km maechtige Kruste von 2.87
gr/cm3 mittlerer Dichte ueber einem oberen Mantel von 3.4 gr/cm3
Dichte. Wegen dem angestrebten Vergleich mit den oben genannten
Arbeiten ueber andere Alpentraversen wurden auch 2D-Zentralal-
penmodelle mit dieser Referenz berechnet (Fig.7). Die Benuetzung
dieser Einschichtenkruste als Standard fuer die Zentralalpen
bringt jedoch Probleme bei der Interpretation der isostati¬
schen Anomalien (vgl. S.120f) wegen des grossen Dichtekontrasts
an der Moho. Ausserdem sind aus verschiedenen Arbeiten (Kah¬
le and Werner, 1980; Baer, 1979; Sprecher, 1976) laterale
Dichte- und Geschwindigkeitsunterschiede im Untersuchungs¬
gebiet bekannt, welche tiefer liegen als die Referenz-Moho
von Talwani et al. (1959a und b).
Eine alternative Methode zur Verwendung einer Referenz-
lithosphaere ist der direkte Vergleich zweier benachbarter
Lithosphaerenbloecke. Voraussetzung dazu ist eine genue-
gende Ausdehnung der beiden Krusten- oder Lithosphaeren¬
bloecke (damit der Schwereeffekt des einen im Zentrum des
anderen Gebietes gering ist) bei gleichzeitiger direkter
Nachbarschaft, damit die Bouguer - Anomalien ueber das ganze
Grenzgebiet zwischen den Bioecken bekannt sind. Im nord¬
westlichen Teil des Molassebeckens und vor allem im Pla¬
teau-Jura ist der Schwereeffekt des Alpenkoerpers (bis in
Moho - Tiefe) genuegend klein, um gegenueber der Schwere der
Struktur der Kruste unter dem Jura selbst, vernachlaessigt
werden zu koennen. Umgekehrt sind die Schwereanomalien der
Krustenstruktur unter dem Jura in den Zentralalpen nicht mehr
messbar .

Die Methode des direkten Vergleichs von benachbarten Krusten-
bloecken und der Differenz ihrer Bouguer-Anomalien (respektive
bei 3-dimensionalen Modellen des Horizontalgradienten der
Bouguer-Anomalien) setzt jedoch die Kenntnis aller Dichte¬
unterschiede der beiden Gebiete und des Grenzbereichs voraus.
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Stoerkoerper nahe der Oberflaeche im Uebergangsbereich zwi¬
schen den beiden Krustengebieten muessen 3-dimensional erfasst
und ihre Schwerewirkung von der gemessenen Schwere subtrahiert
werden. Ebenso muessen die Randeffekte allfaelliger anderer

Dichte-Inhomogenitaeten in den benachbarten Krustengebieten
beruecksichtigt werden.

Selbstverstaendlich stellen sich auch bei den vorher genannten
Modellkoerpern theoretisch die gleichen Probleme einer Re¬
ferenzkruste. In unserem Falle sind jedoch fuer die beiden ein¬
zigen in Frage kommenden Gesteinskomplexe (Molassesedimente und
Zone Ivrea-Verbano) die Dichteunterschiede gegenueber ihrem
Nebengestein recht gut bekannt. Auch sind beide Gesteinskom¬
plexe seismisch und geologisch klar zu trennen vom inneren
Aufbau der einzelnen Krustenschichten unter dem Jura und in
den Alpen. Damit sind fuer diese Modellrechnungen die mittlere
Krustenstruktur und die zugehoerigen Dichten bis zur Moho
unerheblich. Nach Abzug der Schwereeffekte der Molassesedi¬
mente und des Ivrea-Koerpers kann mit Hilfe der Schwerekarte
und der Krustenstruktur unter dem Jura diejenige unter den
Zentralalpen unter bestimmten Voraussetzungen ueber die dar¬

unterliegenden Dichteunterschiede ermittelt werden.
Kahle und Werner (1980) verglichen die Strukturen der Litho¬
sphaere unter dem Rheingraben mit einer mittleren Lithosphaere
fuer Mitteleuropa ohne das Rheingraben-Riftsystem. Sie benuetz-
ten aus Genauigkeitsueberlegungen ebenfalls eine Einschich¬
tenkruste von 30 km Maechtigkeit mit einer Dichte von 2.81
gr/cm3. Da der von diesen Autoren angenommene Dichtekontrast an

der Moho von 0,49 gr/cm3 ebenso Probleme mit den isostati¬
schen Modellen der Zentralalpen bringt, wie die Referenzkruste
von Talwani et al. (1959a), wurde ihre Referenzkruste fuer Mit¬

teleuropa nicht direkt uebernommen. Der Vergleich der Krusten¬
strukturen unter den Zentralalpen, dem Jura, Rheingraben und
der Referenz von Kahle und Werner (1980) fuer Mitteleuropa er-

moeglicht jedoch Rueckschluesse auf den groben Verlauf der Dich¬
teverteilung in der mitteleuropaeischen Lithosphaere.
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3.2 Schweremodelle aus seismischen Daten

Geschwindigkeits-Dichte-Relation

Potentialfelddaten wie die Schwereanomalien sind viel -

deutig, erlauben also beliebig viele verschiedene Modell¬
interpretationen. Dies zusammen mit der Unsicherheit
bezueglich der geeigneten Referenzdichte von entsprechen¬
den Krustenschichten macht Schweremodelle in starkem Masse
von zusaetzlichen Informationen ueber die Stoerkoerper
abhaengig. In den meisten Faellen handelt es sich bei diesen
zusaetzlichen Angaben um seismische oder geologische Daten.
Letztere betreffen vor allem Randbedingungen (an der Erd -

oberflaeche) des Schweremodells und geben Auskunft
ueber seine allgemeine Form und Lage. Im Gegensatz dazu
liegen die seismischen Daten meist in der Form von Ge¬
schwindigkeitswerten fuer bestimmte Modellschichten vor
und muessen zuerst in Dichtewerte umgerechnet werden.

Refraktionsseismische Profile geben die genauesten und si¬
chersten Informationen, wenn sie im Streichen der groesse¬
ren Strukturen der Erdkruste angelegt werden. Laterale Aen¬
derungen der Krustenstruktur, welche durch verschiedene
mehr oder weniger parallel verlaufende Refraktionsprofile
und/ oder durch Reflexionsdaten angegeben werden, sind klare
Anzeichen fuer laterale Dichteunterschiede. Dagegen koennen
Neigungen der Schichten und die Geschwindigkeitsaenderungen
entlang eines oder mehrerer Refraktionsprofile senkrecht zu
den Krustenstrukturen nur unsichere Anhaltspunkte fuer
entsprechende Dichteunterschiede geben, da solche Aende -

rungen im Krustenaufbau stark vom verwendeten Auswertungs¬
verfahren und dem seismischen Modell abhaengen.

Im Gegensatz zur Seismik bietet die Gravimetrie die beste
Aufloesung bei Modellrechnungen senkrecht zu Grenzflaechen
zwischen Krustenbloecken mit moeglichst grossen Struk -

turunterschieden. Fuer diesen Gesichtspunkt spielt es
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keine Rolle, ob es sich dabei um eine 2- oder 3-dimensionale
Betrachtungsweise handelt.
Die Kombination der beiden Methoden bietet bei einer ge-
nuegenden Zahl von Refraktionsprofilen und einer genauen
Schwerekarte die beste Moeglichkeit fuer realistische Mo¬
delle der Erdkruste, selbst in einem tektonisch aktiven Ge¬
biet wie den Alpen.

3.2.1. Seismische und gravimetrische Krustenmodelle

Das Problem der Verknuepfung von seismischen und gravi -

metrischen Daten stellt sich nicht erst bei der Um -

rechnung der Geschwindigkeiten in Dichtewerte, sondern
schon bei der Zuordnung von gravimetrischen zu seismischen
Modellschichten. Das sei im Folgenden an der schweizerischen
Geotraverse Basel- Chiasso stellvertretend fuer das ganze
Untersuchungsgebiet illustriert. Die seismischen Refrak¬

tionsprofile fuer den Krustenschnitt entlang dieser Traver¬
se (Fig.4, Fig.7 und Fig.22a ) verlaufen mehr oder weniger
senkrecht zur Geotraverse und zugleich etwa parallel zu den

allgemeinen Krustenstrukturen. Um eine Vorstellung von der

Aenderung der Krustenstruktur entlang der Geotraverse zu bekom¬
men, muessen die seismischen Horizonte in den verschiedenen
Profilen miteinander in Verbindung gebracht werden (vgl. Mueller
et al.,1976). Anschliessend kann man die den Schichtgeschwin-
digkeiten entsprechenden Dichtewerte bestimmen und daraus ein
Schweremodell ableiten. Das Verbinden der Schichten ist ohne
groessere Schwierigkeiten moeglich, wenn die seismischen
Profile nahe beieinander liegen und keine starken lateralen
Strukturaenderungen , wie z.B. an Grenzen von grossen
tektonischen Einheiten, auftreten. Diese Voraussetzungen
sind fuer die Geotraverse Basel - Chiasso nur teilweise
erfuellt.
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Die Krustenstruktur scheint sich vom Jura bis in die Vor¬

alpen nicht sprunghaft zu aendern, doch-existieren nur im

Jura und im oestlichen Helvetikum seismische Profile (Egloff,
1979). Dazwischen klafft im Gebiet der Molasse eine grosse

Informationsluecke. Abgesehen von Fehlern durch das Hinein-

projizieren von entfernten Daten und kleineren Abweichungen
der Geschwindigkeiten bereitet jedoch erst die Verbindung
der seismischen Schichten zwischen dem Helvetikum und dem

Gotthardgebiet (ALP 75, vgl. Ottinger, 1976) Schwie -

rigkeiten. Vor allem die grossen Unterschiede im Auf -

bau der unteren Kruste im Gotthardgebiet gegenueber dem

Helvetikum verunmoeglichen eine strenge Zuordnung der

Schichten unter dem Aarmassiv und der Rhein - Rhone - Linie
hindurch. Aehnliche Probleme bietet die Identifizierung der

entsprechenden Krustenschichten ueber die Insubrische Linie

hinweg zwischen dem Penninikum (Wehebrink, 1968 ) und den

Suedalpen (Ansorge et al. , 1979).

Die Verbindung der seismischen Schichten in diesen zwei

Gebieten der Geotraverse ist nur unter, fuer die Alpen¬
bildung weitreichenden Voraussetzungen moeglich und

gibt deshalb auch Anlass zu verschiedenen Interpretatio¬
nen (Mueller et al., 1976,1980; Hsu, 1979). Anstelle des

numerischen Vergleichens von einzelnen Schichtgeschwin¬
digkeiten unter verschiedenen Refraktionsprofilen basie¬

ren die meisten 2-dimensionalen Schweremodelle auf Maech-

tigkeitsvergleichen von ganzen Krustenabschnitten. Die Schwe¬

reanomalie der Alpen laesst sich auf diese Art durch ein ein¬

faches 2-Schichtenmodell entlang der Geotraverse Basel-

Chiasso/Como (Fig.7 ) erklaeren (Kahle et al.,1976,1980), wo¬

bei unter den Zentralalpen die suedliche Unterkruste zwischen
die noerdliche Ober- und Unterkruste eingeschoben ist, ent¬

sprechend dem "Crustal Flaking" - Modell von Mueller et al.

(1976,1980). Die Trennung der Krustenabschnitte folgt dem

markantesten seismischen Horizont der Kruste, der Conrad-

Diskontinuitaet, welche im klassischen Krustenmodell das

hoeher gelegene "granitische" vom "basaltischen" Stockwerk
trennt.
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Diese Aufteilung der Kruste in zwei Abschnitte von mittleren
Geschwindigkeiten und Dichtewerten genuegt den Anforderungen
eines allgemeinen 2D - Schweremodelles der Alpen. Die Vorstel¬
lung einer "granitischen» ueber einer "basaltischen" Schicht
als normaler Aufbau der kontinentalen Kruste wird jedoch
dem Aufloesungsvermoegen der Refraktions - und Reflexions¬
seismik nicht gerecht.

Im Lichte der zunehmenden Zahl von seismischen Messungen
und dem Vergleich von Refraktions- und Reflexionsdaten
müsste das einfache Bild der allgemeinen Krustenstruktur
modifiziert werden (vgl. dazu Emter,1971; Harcke, 1972).
Eines der wichtigsten Ergebnisse war die Einfuehrung einer
Schicht geringerer Geschwindigkeit (Low-velocity layer =

LVL) in der oberen Kruste durch Mueller und Landisman
( 1966 ). Mueller ( 1977, 1978 ) fasst die seismischen
Krustendaten zusammen und ordnet den urspruenglich rein
seismisch definierten Krustenschichten entsprechende Ge¬
steinsserien zu, um damit nicht nur die LVLs, sondern all¬
gemein die Entstehung der kontinentalen Krustenschichten
mittels einfacher geodynamischer Prozesse erklaeren zu
koennen.

Fuer die Schweremodelle im Alpenraum stellt sich jedoch
das Problem der Zuordnung der einzelnen seismischen
Schichtgeschwindigkeiten in tektonisch stark beanspruchten
Krustenbloecken zu den in der ungestoerten europaeischen
Kruste gut definierten Krustenschichten. Da in den Zen¬
tralalpen Moho-Tiefen von 50 km und mehr erreicht werden,
ist die Frage berechtigt, inwieweit eine Schicht mit z.B.
Vp = 6.8 km/sec, welche im Jura in 24 km Tiefe zu finden ist,
ihre Dichte und Geschwindigkeit unveraendert beibehaelt, wenn
sie unter den Alpen auf 40 km abtaucht. Veraendert sich aber
ihre Dichte und Geschwindigkeit, so stellt sich das Problem
des Erkennens und Korrelierens der gleichen Schichten unter
den Alpen und unter dem Jura, vor allem, da in der Molasse
keine Daten vorhanden sind. Es scheint deshalb fuer kombinier¬
te gravimetrische und seismische Krustenmodelle sinnvoll zu
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sein, sich an typischen seismischen Schichtabfolgen zu

orientieren und mit mittleren Geschwindigkeiten und Dichten

ueber ganzen Krustenabschnitten zu rechnen.

Die Aufteilung der Kruste in verschiedene Abschnitte hat

sich nach der den seismischen Schichten zugeordneten
petrographischen Bedeutung zu richten. Die Vorstellungen
ueber den "normalen " Aufbau der Erdkruste (vgl. Mueller,
1977 , 1978) sind daneben auch bei Diskussionen um die den

Geschwindigkeitsinversionen (LVL) entsprechenden Dichte¬

inversionen (LDL) von grosser Bedeutung. Waehrend mehrere

Autoren von Schweremodellen in den Ostalpen und deren Vor¬
land (Makris,1971; Harcke,1972; Schoeler,1976) den erniedrig¬
ten Geschwindigkeiten entsprechende Dichteinversionszonen
von teilweise betraechtlicher Maechtigkeit annehmen, soll
in dieser Arbeit mit einer groeberen Aufteilung der Kruste

gerechnet werden:

Unterhalb der Sedimente, welche im Untersuchungsgebiet bis
5 km maechtig sein koennen (Molasse), finden wir die soge¬
nannte obere Kruste mit der oft als "basement" bezeichneten
Schicht (entsprechende seismische Wellenphase Pg) und einem

darunterliegenden Geschwindigkeitskanal (LVL), welcher von

Mueller (1977) als granitische Intrusionen gedeutet wird.
Stehen diese Gesteinsserien an der Oberflaeche an, finden
wir meistens eine komplizierte Abfolge von Gneisserien und

Granitintrusionen, ganz anders, als sich uns die beiden

sauber getrennten seismischen Schichten praesentieren. Aus

seismischen Angaben laesst sich zudem nur das Produkt
(dZ * dV ) der Maechtigkeit (dZ) und der Geschwindig¬
keitsdifferenz (dV) des LVL genauer bestimmen. Nimmt

man die normalen Unsicherheiten in der Bestimmung der

wahren Schichtgeschwindigkeiten und der Umrechnung
in Dichtewerte hinzu, so scheint eine (gravimetrisch)
einschichtige obere Kruste eher geeignet, den lateralen

Aenderungen Rechnung zu tragen. Die Geschwindigkeiten der

beiden seismischen Schichten werden dazu entsprechend ih¬
ren Maechtigkeiten zu einer mittleren Geschwindigkeit
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zusammengefasst und dafuer der entsprechende Dichtewert
bestimmt.

Darunter folgen im kontinentalen Krustenmodell von Mueller
(1977) die Migmatite mit Geschwindigkeiten von 6.0 - 6.3
km/sec und mit Dichtewerten zwischen 2.7 und 2.8 gr/cm3 .

Die als Conrad-Diskontinuitaet bezeichnete abrupte Ge-
schwindigkeitsaenderung wird der Grenze zwischen diesen
Migmatiten und den unteren Krustenabschnitten aus einer
amphibolitischen und einer granulitischen Schicht zuge¬
ordnet.

Waehrend alle diese Schichten in den Refraktionsprofilen
unter dem Jura und z.T. auch noch unter dem Helvetikum klar
zu erkennen sind, finden wir in den Zentralalpen (ALP 75) in
der unteren Kruste keine solche Abfolge von unterscheidbaren
Schichten. Ebenso weicht das Modell der Suedalpen (Ansorge
et al., 1979) in diesem Abschnitt von diesem allgemeinen Kru¬
stenmodell ab. Es zeigt eher Merkmale einer Krustenstruktur, wie
man sie in den Flanken von Riftsystemen findet (Mueller et al. ,

1980).
Es scheint deshalb sinnvoll zu sein, die mittleren Ge¬
schwindigkeiten und Dichten der unteren Kruste zu berech¬
nen und in den Modellen zu vergleichen. Auf diese Weise
sind zwar nur Aussagen ueber die Aenderung der mittleren
Krustenstrukturen in den Alpen moeglich, doch sind diese An¬
gaben dafuer um einiges verlaesslicher als komplizierte und
von sehr vielen Parametern abhaengige Krustenmodelle.

Die Trennung der Ober- von der Unterkruste erfolgt an der
Unterseite des Geschwindigkeitskanals und nicht an der Con¬

rad-Diskontinuitaet, weil letztere in den Zentral- und Sued¬
alpen nicht so klar in Erscheinung tritt (vgl. Mueller et al.,
1976,1980). Unter der Voraussetzung, dass die von Mueller
(1977) gemachten Annahmen ueber den Aufbau der Kruste zutreffen,
werden damit in einer Unterkruste Gesteine zusammengefasst,
welche aus seismischen Gruenden besser in eine mittlere und
eine untere Kruste aufgeteilt wuerden. Leider uebersteigt
diese geforderte Aufloesung vorerst die Moeglichkeiten der
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Schweremodelle in den Alpen. Dagegen kann mit Hilfe von 3D-
Schweremodellen (vgl. S.93ff) gezeigt werden, dass unter den

Alpen an der Krusten-Mantel-Grenze eine Uebergangsschicht
mit relativ hoher Dichte existieren muss (vgl. dazu auch

Schoeler,1976, p.62), welche mit der granulitfaziellen seis¬
mischen Schicht nach Mueller (1977) direkt ueber der Moho in

Verbindung gebracht werden kann (vgl. auch Fountain,1976).

3.2.2. Genauigkeitsbetrachtung der Schwereeffekte von

seismischen Modellen

Da die Erdschwere heute mit geringem Aufwand auf 0.01 mgal
genau gemessen werden kann, wird man bei Modellrechnun¬

gen oft in Versuchung gefuehrt, nur eine perfekte Ueber¬

einstimmung von Modellschwere und gemessener Schwere gel¬
ten zu lassen. Fehleranalysen aller Reduktionsschritte er¬

geben jedoch in den Alpen bei mittlerem Aufwand fuer die

topographischen Aufnahmen Genauigkeiten von 0.2-0.5 mgal der

Bouguer-Anomalien in den einzelnen Messpunkten (vgl. auch

Klingele et Olivier, 1980) . Bei kleinraeumigen Vermessungen
in topographisch ruhigen Gebieten ist eine Steigerung der

Genauigkeit um einen Faktor 5 moeglich, aber mit grossem
Aufwand verbunden. Fuer die Berechnung der Schwerewirkung
von beliebig geformten Stoerkoerpern ( 3 - dimensional )
existieren nur Naeherungsloesungen. Trotzdem kann dank dem
Einsatz von modernen Rechenanlagen fuer praktisch jede Art
von Stoerkoerper die Modellschwere auf 0.01 mgal genau
bestimmt werden. Eine Liste der dazu noetigen Programme
befindet sich im Anhang. Damit darf fuer Schwereinter¬
pretationen im allgemeinen eine Uebereinstimmung zwischen
der gemessenen und der berechneten Schwere erwartet werden,
welche in etwa der Messgenauigkeit der entsprechenden
Bouguer-Anomalien entspricht. Im folgenden soll gezeigt



- 30 -

werden, dass diese angestrebte Uebereinstimmung bei Kru¬
stenmodellen der Alpen mindestens eine Groessenordnung zu

genau ist, da solche Krustenmodelle nur sinnvoll sind, wenn

seismische und geologische Angaben bei deren Konstruktion mit¬
verwendet wurden.

Egloff (1979) gibt fuer seine Tiefenbestimmungen der Moho
unter den Alpen eine mittlere Genauigkeit von 2 km an. Aus
Fig. 8 ist ersichtlich, dass eine 1 km maechtige Schicht
Krustenmaterial (i.a. 0.3 < Ap < 0.5 gr/cm3 gegenueber Man¬
telmaterial) in 30 km Tiefe einer Schwerewirkung von 6.5
mgal ( Ap r 0.3 gr/cm3) an der Erdoberflaeche entspricht.
Da Aenderungen in der Moho-Tiefe von 2 km bei seismischen

Modellrechnungen meist von geringfuegigen Aenderungen
der mittleren Krustengeschwindigkeit begleitet sind,
kompensieren sich die Schwerewirkungen dieser Fehler von

seismischen Modellen teilweise gegenseitig. Am Beispiel
eines seismischen Krustenmodelles des franzoesischen Juras
unter dem Refraktionsprofil Tournus - NE, konnte die

Schwerewirkung der Unsicherheiten der seismischen Daten in
Zusammenarbeit mit Egloff (1979) ermittelt werden. Wird die
Moho-Tiefe von 26 km auf 28 km hinuntergesetzt, so ist ein
solches Modell mit den seismischen Daten dann noch ver-

traeglich, wenn zugleich die mittlere Geschwindigkeit um

ca. 0.07 km/sec erhoeht wird (pers. Mitteilung von R.Egloff,
1979). Die Schwereeffekte fuer 100km * 100km ausgedehnte
Schichten betragen fuer die erste Aenderung -22 mgal und
fuer die Geschwindigkeitserhoehung +10 mgal. Diese Zahlen
sind nicht mehr als eine Abschaetzung an einem speziellen
Fall, da weder die genaue Ausdehnung der diskutierten
Krustenstruktur, noch allfaellige interne Aenderungen des
seismischen Modells beruecksichtigt wurden. Trotzdem zeigen
diese Zahlen deutlich, dass sich die Fehlerschranken der
seismischen Modellstrukturen in der Schwere so stark
bemerkbar machen, dass man versucht ist, umgekehrt von der
Schwere her auf die entsprechenden Schichtmaechtigkeiten und

Geschwindigkeiten Rueckschluesse zu ziehen. Dieses Vorgehen
kann erfolgreich sein, wenn fuer die Schweremodelle eine
Referenzkruste oder sonst ein gut bekanntes Krustengebiet fuer
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Vergleichsberechnungen zur Verfuegung steht. Da bezueglich
einer Referenzkruste fuer Europa noch erhebliche Probleme
bestehen (vgl. S.18), beschraenken sich Schweremodelle auf
die Vergleiche von verschiedenen Gebieten, fuer welche
seismische Krustenmodelle existieren.

Damit kommt eine zusaetzliche Unsicherheit ins Spiel, falls
die beiden seismischen Modelle nicht von Autoren stammen, die
dieselbe Auswertemethode benuetzen. Das sei an einem Beispiel
aus dem Rheingraben illustriert, da sich fuer das Gebiet der

Zentralalpen in der Literatur keine benachbarten Refrak¬
tionsprofile finden lassen, welche beide zugleich von ver¬

schiedenen Autoren interpretiert wurden.

Fuer die drei Refraktionsprofile Steinbrunn - Nord (SB) und

Bagenelles (BA) im Rheingraben und Taben-Rodt (TR) noerdlich
der Vogesen an der Westflanke des Grabens haben Giese (1976)
und Edel et al. (1975) Interpretationen publiziert (Fig. 9).
Systematische Unterschiede in den seismischen Auswerte¬
verfahren und den Krustenmodellen wurden von Makris (1971,
S.27) diskutiert, finden jedoch auch im Zusammenhang mit
den Schweremodellen der Ostalpen bei Schoeler (1976) Er-

waehnung. In einem Untersuchungsgebiet wie dem hier dis¬

kutierten, wo relativ zur tektonischen Vielfalt nur we¬

nige Refraktionsprofile gemessen wurden, koennte man

sich eine beliebige Kombination der in Fig. 9 gezeigten
Krustenmodelle publiziert denken, um daraus ein Schwere¬
modell abzuleiten. Fuer den Rheingraben werden als Bei¬

spiel folgende 2 Kombinationen der Refraktionsprofile mit¬
einander verglichen:

Krustenmodell TR (von Edel et al.,1975) als Referenz fuer die

einigermassen ungestoerte Umgebung des Grabens und je die
Mittelwerte aus den Profilen SB und BA der Interpretationen
von Edel et al. (Modell I) und von Giese (Modell II). Fuer
eine Abschaetzung der Schwereunterschiede genuegt die
Annahme eines 150*50 km ausgedehnten Prismas, welches in der
Tiefe analog den mittleren Geschwindigkeiten der Rhein-
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grabenstrukturen der Modelle I und II aufgebaut ist. Einer
Moho-Tiefe von 29 km mit einer mittleren Geschwindigkeit
(Vp) von 5,98 km/sec fuer die Kruste unter dem Profil
TR steht im

- Modell I (Edel et al.,1975) eine Krustenmaechtigkeit von

25.8 km mit Vp = 6,16 km/sec und im
- Modell II (Giese,1976) eine Krustenmaechtigkeit von 23 km

mit Vp = 5,90 km/sec gegenueber.

Alle Geschwindigkeiten werden mit der Beziehung von Woollard
(1975) (Fig.9a) in Dichtewerte fuer die entsprechenden mittle¬
ren Tiefen (also unter Beruecksichtigung der Druckabhaengig¬
keit) umgerechnet und die Dichte des oberen Mantels mit 3.30
gr/cm3 festgesetzt (vgl. Tab. 1). Das Modell I hat eine

Schwerewirkung der Aufwoelbung der Moho unter dem Rheingra¬
ben von im Maximum +95 mgal und das Modell II eine solche von

maximal +61 mgal.

Diese Abweichung von 30 % erhaelt man fuer den Vergleich der

bestmoeglichen Kombination von Krustenschnitten der ver¬

schiedenen Autoren fuer die in Fig. 9 zusammengestellten
seismischen Modelle.



- 35 -

Tabelle 1

1 I I I I I
I Profilauswertung I Moho-Tiefe I mittlere I mittlere I Schwerewir-I
1 IIGeschwin-I Dichte I kung I
I IIdigkeit I I I
1 I (km) I (km/sec) I (gr/cm3) I (mgal) I

I I

I TR (Edel et al. , I

I 1975) I

!¦

III I

29.0 I 5.98 I 2.71 I Null I

III(Referenz) I

I I
I Modell I I

I SB + BA I

I (Edel et al.
, I

I 1975) I
I-

25.8

I

I

I

I

I

6. 16

I

I

I

I

I

2.79 -95

I

I

I

I

I

¦I

I

I

I

I

I

I I

I Modell II I

I SB + BA I

I (Giese,1976) I

I I

23.0

I

I

I 5

I

I

90 2.70 -61

Wenn, wie im Rheingraben (wo keine solche Schwereanomalie
beobachtet wird) aus reinen Modellrechnungen von Krusten¬
schnitten auf tieferliegende Stoerkoerper geschlossen wer¬

den muss, sind die Modelle dieser Stoerkoerper sehr unsi¬

cher, falls ihnen die Interpretationen von seismischen
Daten verschiedener Autoren zugrunde liegen.

Die hier vorgefuehrten einfachen Modelle der Rheingra¬
benstruktur erheben keinen Anspruch auf Genauigkeit ( vgl
dazu Kahle and Werner,1980), sondern sollen als Beispiele
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fuer die Abschaetzung der Fehlerschranken von Schweremo¬
dellen dienen. Das Beispiel zeigt jedoch deutlich, wie

wichtig bei Schweremodellen im Alpenraum, wo die seis¬
mischen Profile zudem noch von sehr unterschiedlicher Qua-
litaet sind, Interpretationen der Refraktionsprofile durch
denselben Autor sind. Der Arbeit von Egloff (1979) kommt
deshalb fuer diese Untersuchung entscheidende Bedeutung zu,
weil seine Auswertemethode im Wesentlichen mit derjenigen fuer
das ALP 75 (vgl. Ottinger, 1976; Miller et al., 1977) und fuer
das Suedalpen-Profil (Ansorge et al., 1979) uebereinstimmt.

In Anbetracht der oben genannten Beispiele muessen bei

Modellrechnungen von ganzen Krustenb-loecken in den Alpen
Abweichungen der berechneten Schwere von der beobachteten

Bouguer-Anomalie von 5-10 mgal erwartet werden.

Selbstverstaendlich ist rein rechentechnisch und modellmaessig
eine bessere Uebereinstimmung moeglich, aber nicht unbedingt
sinnvoll.

3.2.3 Geschwindigkeits - Dichte - Relation

Die zunehmende Informationsdichte von geophysikalischen
Daten ueber die Kruste und den oberen Mantel einerseits,
sowie andererseits das Bestreben, die geodynamischen
Prozesse von moeglichst vielen Seiten her simultan zu

beleuchten, machen die Geschwindigkeits-Dichte-Relation
zu einer der wichtigsten Funktionen der Geophysik.
Obwohl in der letzten Zeit sowohl von der praktischen
(Woollard, 1975:Fig. 9a) wie auch von der theoretischen

(Chung, 1972) Seite her Versuche unternommen worden sind,
allgemein und ueber einen groesseren Bereich gueltige Ge¬

schwindigkeits-Dichte-Beziehungen abzuleiten, bleiben
fuer gravimetrisch - seismische Untersuchungen grosse
Unsicherheiten bestehen.
Mit der Elastizitaetstheorie lassen sich fuer homogenes,
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isotropes Material aus der Dichte, dem Kompressions -

und dem Schermodul die seismischen P- und S-Wellenge -

schwindigkeiten berechnen (vgl. Harcke, 1972). Da die

Voraussetzungen fuer diese theoretischen Zusammenhaenge
im Erdinnern jedoch kaum gewaehrleistet sind, werden von

verschiedenen Autoren empirische Beziehungen zwischen den
Vp - Geschwindigkeiten und der Dichte vorgeschlagen: vgl.
u.a. Birch,1960,1961; Nafe-Drake-Beziehung in Talwani et

al.,1959a ; Woollard, 1959,1975. Obwohl Chung (1972) zei¬

gen konnte, dass die empirisch gefundene Beziehung von Birch

(1960,1961) innerhalb eines bestimmten Dichteintervalles
eine gute lineare Naeherung an die theoretische Beziehung
darstellt, laesst sich bis heute keine strenge Umrechnung
der Geschwindigkeiten in Dichtewerte angeben.
Verschiedene Faktoren tragen zu dieser unbefriedigenden
Situation bei:

- Die empirischen Geschwindigkeits-Dichte-Relationen ba -

sieren auf statistischen Mittelwerten mit einer teilweise
betraechtlichen Streuung (vgl. Harcke,1972, S.24).

- Die Abhaengigkeit der empirischen Beziehungen von den

verschiedenen Parametern (Druck, Temperatur, mittleres

Atomgewicht, Wassergehalt, etc.) ist in den wenigsten
Faellen einzeln messbar.

- Die Geschwindigkeiten unter hohen Drucken und Tempera -

turen koennen nur an kleinen Laborproben bestimmt werden.
Es ist eine offene Frage, inwiefern sich diese Geschwin¬

digkeitswerte mit den aus Refraktions- und Reflexions¬

messungen bestimmten Geschwindigkeiten vergleichen las¬
sen .

Eines der Hauptprobleme bei den gravimetrischen Modellrech¬

nungen ist die Bestimmung der Gesteinsdichte in Zonen mit

erniedrigten Geschwindigkeiten. Eine strenge Einhaltung ir¬

gendeiner empirischen Beziehung in diesen "low - velocity
layers (LVL)" haette Dichtewerte zur Folge, welche viel zu
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gering sind. Man vergleiche dazu etwa den LVL in der Un¬

terkruste unter dem ALP 75 ( Ottinger, 1976 ), oder die

Geschwindigkeitsinversion unter dem suedlichen Ivrea -

Koerper (German Research Group, Rep.: Berckhemer, 1968;
Kaminski und Menzel, 1968) mit den Geschwindigkeits-Dich¬
te-Beziehungen von Nafe-Drake (Talwani et al., 1959a) oder
Woollard (1975). Mehrere Autoren von gravimetrischen Model¬
len in den Alpen benuetzen die Nafe-Drake-Beziehung und

legen die Dichte in den LVL aus den Schwereanomalien fest,
oder vernachlaessigen die Dichteinversionen ganz (vgl.
Makris, 1971,S.30 ; Harcke,1972,S.43 und Schoeler,1976,S.62)

In dieser Arbeit wird die Beziehung von Woollard (1975) (vgl.
Fig. 9a, siehe auch Arbeit von Kahle und Werner, 1980) ver¬

wendet, jedoch nur zur Bestimmung der den mittleren seismi¬
schen Geschwindigkeiten entsprechenden mittleren Dichtewerten
fuer ganze Krustenpakete, Die Beziehung von Woollard (1975)
hat gegenueber derjenigen von Nafe und Drake den Vorteil, dass
die Druckeffekte in groesseren Krustentiefen wenigstens
naeherungsweise beruecksichtigt werden koennen. Die Verwen¬
dung von mittleren Geschwindigkeiten und Dichten fuer ganze
seismische Schichtpakete dient dem Bestreben, durch eine

moeglichst geringe Zahl von Modellparametern trotz grossen
Unsicherheiten in der Vp/p - Beziehung einigermassen ver-

laessliche Aussagen ueber die lateralen Aenderungen der mitt¬

leren Krustenstruktur machen zu koennen. Ueber einen Ver -

gleich der Modellschwere fuer dieselben Strukturen unter

Zugrundelegung von verschiedenen Dichtewerten erhaelt man

auf diese Weise Angaben ueber die mittleren Dichtekontraste
an seismischen Horizonten. Voraussetzung dafuer ist allerdings
die genaue Kenntnis der oberflaechennahen Stoerungen, ohne
dass bei deren Modellberechnungen die unsichere Geschwindig¬
keits-Dichte-Relation verwendet werden müsste.
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3.3 Schweremodell der Molasse-Sedimente

Neben den Alpen nimmt die noerdliche Molasse den groessten
Teil des Gebietes der Schweiz ein. Ihre weichgeformten
Huegelzuege heben sich topographisch stark von den Alpen und
dem Jura ab. Die grosse Bevoelkerungsdichte in diesem Raum
hat Konsequenzen fuer die Menge der verfuegbaren geo¬
physikalischen Daten. So besitzen wir wegen der schwie¬
rigen Messbedingungen ( grosse Bodenunruhe; maechtige, z.T.
lockere Sedimente) kein einziges laengeres Refraktionsprofil
in der Schweizer Molasse, welches auch ueber den tieferen
Krustenbereich Aufschluss geben koennte. Andererseits sind

wegen der Suche nach Erdoel und neuerdings auch im Zu¬

sammenhang mit der Hoffnung auf nutzbare geothermische
Lagerstaetten (vgl. Rybach et al.,1980) im Gebiet der Molas¬
se sehr viele Daten ueber die tertiaeren Sedimente selbst

zusammengetragen worden.

Messungen der Oberflaechengesteinsdichten wie auch die Ge¬
schwindigkeitsmessungen von Lohr (1967) in den Molasse¬
sedimenten machen eine im Mittel um ca. 0.2 gr/cm3 ernied¬

rigte Dichte dieser Schichten gegenueber ihren Nebengestei¬
nen ( Jura

, Voralpen, kristalliner Untergrund ) wahrscheinlich,
Erste Abschaetzungen fuer die erwarteten Sedimentmaechtig-
keiten ergeben negative Schwerewirkungen zwischen 10 und 30
mgal fuer die Schweizer Molasse (Kahle et al.,1976b). Damit
erreichen diese Sedimente einen Schwere-Effekt, welcher bei
3-dimensionalen Vergleichsmodellen der Erdkruste zwischen den

Zentralalpen und dem Jura beruecksichtigt werden muss. Es
soll deshalb im Folgenden der Versuch gemacht werden, die
Molasse-Sedimente entsprechend den aus der Literatur vor¬

handenen Daten in ihrer Ausdehnung und Dichteverteilung zu

erfassen und ihre Schwerewirkung 3-dimensional zu berechnen.
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3.3.1 Raeumliche Ausdehnung

In ihrem groben Verlauf ist die Molasse durch eine asym¬
metrische Beckenstruktur gekennzeichnet, welche sich mit

'

variierender Breite und Tiefe vom Rhonetal bis zur Boeh-

mischen Masse hinzieht. Vom Jura-Suedfuss ausgehend tauchen
der kristalline Untergrund und das Mesozoikum mit etwa 3 Grad

Neigung gegen die Alpen hin ab, um dann am Alpennordrand
unter teilweise komplizierten tektonischen Verhaeltnissen
steil anzusteigen. Die tiefsten Einsenkungen des Untergrun¬
des befinden sich in unmittelbarer Naehe des Alpenrandes
und teilweise sogar noch unter dem noerdlichsten Teil der

Kalkalpen.

Fuer den oestlich des Bodensees gelegenen Teil des Mo¬

lassebeckens existieren genauere Modelle (vgl. z.B.

Harcke,1972; Schoeler, 1976), welche jedoch fuer den

schweizerischen Molasseteil kaum benuetzt werden koen¬
nen. Dagegen haben Rybach et al. (1980) im Rahmen der

geothermischen Landesaufnahme aus den verfuegbaren Daten
der Erdoelindustrie und den Werten aus den verschiedenen
Bohrloechern eine Karte der Tiefenlage des kristallinen

Untergrundes unter der Molasse publiziert. Zusaetzlich ver-

oeffentlichten die "Gewerkschaften Brigitta und Elwerath Be-

triebsfuehrungsgesellschaft" (BEB) 1979 ein Profil durch das
Molassebecken vom Jura-Suedfuss ueber das Entlebuch bis ins

Aarmassiv, welches ebenfalls in der oben genannten Karte
verwendet wurde. Fuer den westlich der Linie Biel - Thun

gelegenen Teil des Molassebeckens stellte Klingele (1972)
alle verfuegbaren Daten (Seismik, Geoelektrik, Bohrprofile)
zusammen und verarbeitete diese zu einem 3D - Modell dieses

Gebietes. Basierend auf diesen Angaben und zusaetzlichen

Schweremessungen zeichnete Klingele (1972) ein Querprofil auf
der Linie Lac de Neuchatel - Bulle - Sion, welches in seinem
Verlauf sehr gut mit dem Molasseprofil der BEB (1979) weiter
oestlich uebereinstimmt.
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Die raeumliche Ausdehnung der Molasse ist deshalb auf folgende
Art festgelegt worden:

- Oberflaechenausbiss: Tektonische Karte der Schweiz
(Spicher,1972).

- Westlich der Linie Biel - Thun: Modell von Klingele (1972).

- Oestlich der Linie Biel - Thun: Tiefenlinienplan des
kristallinen Untergrundes von Rybach et al.(1980), Karte
der Maechtigkeit des Mesozoikums aus Kruesi et al. (1978)
und Daten aus Laubscher (1974) und Lemcke (1974).

- Oestlich des Bodensees (soweit davon noch Schwere-Effekte bis
in die Schweiz messbar sind): Daten von Emter(1971), Harcke
(1972), Schoeler (1976) und Lemcke (1973).

- Fuer das Gebiet der subalpinen Molasse und den von den
helvetischen Decken ueberschobenen Teil der Molasse: Profile
von Klingele (1972) und der BEB (1979).

3.3.2 Dichteverteilung

Die Dichte der Molassegesteine haengt von der Art der Sedi¬
mente ab und variiert mit der Tiefe und mit der geographi¬
schen Lage. Beruhend auf den Geschwindigkeitsangaben
fuer die Molasse von Lohr (1967) konnte Klingele (1972)
eine Naeherungsloesung fuer die Tiefenabhaengigkeit der
Dichte berechnen (vgl. Formel unten). Die Dichtezunahme in
den Sedimenten wird durch die Kompaktion der unteren Schich¬
ten als Folge der Auflast der darueber1iegenden Gesteins¬
serien hervorgerufen.
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-2

p = 7.42 * 10 * Vp + 2.47

P = Bruttodichte in gr/cm3

Vp = Kompressionswellengeschwindigkeit in km/sec

im Intervall:

2.20 km/sec < Vp < 3.30 km/sec

Geschwindigkeiten von 3-3 km/sec werden in etwa 1400 m Tiefe

unter der Oberflaeche erreicht. Darunter befinden sich konsoli¬

dierte Sedimente mit einer annaehernd konstanten Dichte von un-

gefaehr 2.57 gr/cm3.

Dieser Tiefenabhaengigkeit ueberlagert sich die zunehmende

Oberflaechengesteinsdichte bei Annaeherung an die Alpen. Lohr

(1976) kommt aus einer Analyse der Geschwindigkeitswerte in

der Molasse zwischen Zuerich und Muenchen zum Schluss, dass

die gegen die Alpen zunehmenden Vp - Werte durch das alpine
Spannungsfeld im Zusammenhang mit der Gebirgsbildung her¬

vorgerufen werden. Analog den Geschwindigkeiten nehmen auch

die aus Nettleton-Profilen bestimmten Bruttogesteinsdichten
in der Schweizer Molasse vom Rhein gegen die Alpen hin zu

und erreichen in der subalpinen Molasse Hoechstwerte von

2.65 gr/cm3. Die sich in Bearbeitung befindende " Dichte¬

provinzkarte der Schweiz" soll ueber diese Abhaengigkeit
und ueber die Bruttogesteinsdichten der verschiedenen Mo¬

lasse-Sedimente allgemein Aufschluss geben.

Vorerst muss mit einer mittleren Oberflaechendichte von 2.40 -

2.50 gr/cm3 fuer die ungefaltete und mit 2.55 - 2.60 gr/cm3
fuer die subalpine Molasse als erster Naeherung gerechnet
werden. Die Zunahme der Dichte mit der Tiefe fuer die unge¬

faltete Molasse folgt der oben genannten Vp/p. - Beziehung
nach Klingele (1972) .
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3.3.3 Modellrechnung

Bei der Wahl der Rechenmethode gilt es, Digitalisier- und
Rechenaufwand mit der angestrebten Genauigkeit und den

verfuegbaren Informationen ueber den Stoerkoerper in Relation
zu setzen. Der Zweck des Schweremodells der Molasse-Sedimente
ist es, die zwischen Jura und Alpen gemessenen Schwerewerte
um den Molasseeffekt zu reduzieren und damit Aufschluss ueber
den tieferen Krustenbereich zu erhalten. Eine Genauigkeit des
Modelles von 1.0 mgal ist deshalb genuegend. Die Infor¬
mationsdichte ueber die raeumliche Ausdehnung der Molasse¬
sedimente genuegt dieser Anforderung vor allem deswegen, weil
der Dichtekontrast gegenueber dem Untergrund ab einer Tiefe
von 1400 m nur noch 0.1 gr/cm3 betraegt und im Bereich der
ueberschobenen Molasse beinahe ganz verschwindet.

Grosse Bedeutung kommt indessen der Dichte - Tiefen - Funk¬
tion zu und damit auch der Wirkung der Topographie als

naechstgelegenem Teil des Stoerkoerpers. Anstelle der zeit¬
raubenden Digitalisationsarbeit der gesamten Molassetopo¬
graphie konnte fuer die geforderte Genauigkeit ein schnel¬
leres Verfahren angewandt werden. Die Schwerewirkung des

Molassekoerpers von der Oberflaeche des Mesozoikums bis auf
eine Hoehe von + 300 m ue. M. wird in dieser Arbeit fuer die
Messpunkte der Schwerekarte der Schweiz (Fig. 3 ) berechnet.
Fuer die Hoehendifferenz zwischen Modelloberflaeche (+300 m)
und den Messpunkten werden ihre Schwerewerte mit Hilfe einer
Bouguer-Platte mit der entsprechenden Dichte um den Schwere¬
effekt der Molasse reduziert.

Damit bleiben nebst dem Fehler aus den Bouguer-Platten-
randeffekten nur noch die Korrekturen der Nahtopogra¬
phiewirkungen, welche fuer alle Stationen der Schwere¬
karte mit einer einheitlichen Dichte von 2.67 gr/cm3
berechnet worden sind. Fuer jene wenigen Stationen, deren

Nahtopographiekorrekturen mehr als 0.1 mgal betragen,
sind diese im Modell beruecksichtigt worden.
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Fuer die Berechnung der Schwerewirkung der Molasse unter

diesen Voraussetzungen benoetigt man ein Verfahren, welches

einen durch Hoehenlinien bestimmten Stoerkoerper von (mit
der Tiefe) variabler Dichte erfassen kann. Entsprechende

Rechenformeln entwickelten Talwani und Ewing (1960) fuer

topographische Korrekturen. Dabei wird das zur Berechnung
des Schwerepotentials notwendige Volumenintegral in Linien¬

integrale entlang geschlossener Hoehenlinien (Polygone)
uebergefuehrt. Die einzige groessere Fehlerquelle dieser

Methode ist die Interpolation der Wirkung der Gesteins¬

schichten zwischen den einzelnen Hoehenlinien.

Das Programm BGPOLY (vgl. Anhang) folgt der Methode von

Talwani und Ewing (1960) und erlaubt die Berechnung von be¬

liebigen 3- dimensionalen Stoerkoerpern, deren Dichtekon¬

traste schichtweise konstant sind. Ein Vergleich zwischen

verschiedenen Interpolationsverfahren ermoeglicht die

Abschaetzung der Modell-Rechengenauigkeit, wobei diese in

erster Linie vom Hoehenunterschied zwischen den eingegebe¬
nen Hoehenlinien abhaengt.

3.3.4 Schwereanomalie der Sedimente des Molassebeckens

Fuer die Darstellung (Fig. 10 ) der Schwerestoerung der

Molasse-Sedimente wurden aus den Werten der einzelnen

Messpunkte die Schwerewerte in Netzpunkten (Punktabstand
5 km) interpoliert. Diese Interpolation ermoeglicht die

automatisierte Darstellung mittels eines Programms von

E.Klingele (Inst, fuer Geophysik, ETH). .Dasselbe Programm

wurde auch fuer die anderen Isolinienplaene in dieser Arbeit

verwendet. Das Schweredefizit des Molassebeckens in der Schweiz

erreicht maximale Werte von - 25 mgal in Appenzell und im

Emmental.
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Das stetige Abfallen des kristallinen Grundgebirges vom

Jura-Suedfuss gegen SE und damit die stetige Maechtig-
keitszunahme der tertiaeren Sedimente, haben einen ruhi¬

gen Anomalienverlauf mit fast parallelen Isolinien zur

Folge. Die groesste Sedimentmaechtigkeit faellt zusammen mit

dem suedoestlichen Rand des Molassebeckens, welcher jedoch noch

von alpinen Randketten ueberschoben wurde und deshalb an der

Erdoberflaeche zu weit im NW liegt. Das hat zur Folge, dass

die Linie maximaler Schwereanomalie mehr oder weniger parallel
mit der subalpinen Molasse verlaeuft, obwohl diese selbst,
wie oben erwaehnt, eine hoehere Dichte aufweist und einen rela¬

tiv geringen Anteil am Schweredefizit hat.

Dieses Schweremodell der Molasse-Sedimente in der Schweiz

basiert nur auf den erwaehnten Daten und nicht auf

Schweremessungen selbst. Es dient der Untersuchung der

darunterliegenden Krustenschichten, im speziellen der

Bestimmung der Moho-Tiefe zwischen dem Jura und den Zen¬

tralalpen, indem die in den Messpunkten der Schwerekarte

(Fig. 3) berechnete Modellschwere von der in den gleichen
Punkten bestimmten Bouguer-Anomalie (Klingele et Olivier, 1980)
subtrahiert werden. Eine Verdichtung der Datenmaterials in der

Molasse durch zusaetzliche Schweremessungen ist nicht nur mit

grossem Aufwand (lokale Anomalien der Quartaerfuellungen der

Taeler!) verbunden, sondern zudem noch an sich zweifelhaft,
wegen des unsicheren Regionalfeldanteils. Es ist deshalb von

Vorteil, sich bei diesem oberflaechennahen Stoerkoerper auf

die genaueren Bohrresultate und die seismischen Daten zu

verlassen, um in umgekehrter Weise aus der berechneten

Modellschwere das Regionalfeld zu bestimmen.
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3.4 Schweremodell der Zone Ivrea - Verbano

Geologische Untersuchungen Anfang dieses Jahrhunderts (vgl.
SMPM 48, Literaturverzeichnis p.340 ff. ) lieferten die ersten

Anhaltspunkte fuer die Bedeutung einer Gesteinsserie innerhalb
der westlichen Suedalpen, welche sich in verschiedener Hin¬
sicht von allen anderen Einheiten der Alpen unterscheidet
und heute "Zone - Ivrea Verbano" genannt wird. Konkretere
geophysikalische Hinweise auf die Existenz einer gross-
raeumigen Einlagerung von Material hoher Dichte in der
Kruste gaben jedoch erst die Schwerekarten der Westalpen .

Anschliessend wurden im Zusammenhang mit derselben geo¬
logischen Gesteinszone am Suedostrand der West- und Zent¬
ralalpen ebenso ausgepraegte magnetische und seismische
Anomalien festgestellt.

Neben der Fuelle von geologischem und petrographischem Mate¬
rial sind in den beiden Symposien (*) ueber die Zone Ivrea -

Verbano auch die geophysikalischen Daten und ihre zugehoeri-
gen Interpretationen vorgestellt worden. Trotz diesen beste¬
henden (vgl. auch Kahle et al.,1976b) und teilweise auch sehr
detaillierten Modellen (vgl. Kaminski und Menzel, 1968) des
"Ivrea - Koerpers" ist eine erneute Interpretation der geophy¬
sikalischen Daten aus folgenden Gruenden notwendig:

(*) 1. Symposium Ivrea - Verbano: 30.3.-3.4.1968 in Locarno
(CH)/Stresa (I), vgl. Literatur: Schweiz.Min.Petr.Mitt.
(SMPM), vol.48, 1968.

2. Symposium Ivrea - Verbano: 5.6.-10.6.1978 in

Varallo (I), vgl. Literatur: Mem .sci.geol.Uni.Padova,
vol. 33, 1978/79.
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- Die Gesteine der Zone Ivrea-Verbano erzeugen eine positive
Schwereanomalie, welche sich in ihrer Amplitude durchaus

mit der negativen Anomalie des gesamten Alpenkoerpers bis

zur Moho vergleichen laest. Die beiden Anomalien ueberlagern
sich im suedlichen Teil der Zentralalpen soweit, dass

selbst eine sehr dicht vermessene Bouguer-Karte in diesem

Gebiet ohne eine Trennung der beiden Anomalien fuer Aus¬

sagen ueber den Aufbau der Erdkruste praktisch unbrauch¬

bar ist.

- Die bisher vorhandenen Modelle des Ivrea-Koerpers beruhen

auf einer 2 - dimensionalen Betrachtung und beziehen sich

auf das Gebiet in der Umgebung der Stadt Ivrea. Dazu wurden

die geophysikalischen Daten zum Teil ueber groessere Ent¬

fernungen entlang der Schwereanomalie in einen schemati¬

schen Querschnitt hineinprojiziert.
Das noerdliche Ende des Stoerkoerpers müsste bei diesen 2D -

Modellen ausgeklammert werden, weil die Zone Ivrea-Verbano

in der Gegend des Lago Maggiore eine Drehung des Streichens

ihrer Laengsachse um 90 Grad aufweist. Dabei ist es gerade
dieser Teil des Stoerkoerpers, welcher die groesste Schwe¬

rewirkung auf die Zentralalpen ausuebt.

- Die fuer detaillierte Schwereuntersuchungen durch 3 -

dimensionale Modelle ungenuegende Stationsdichte der

bisherigen Schwerekarten konnte durch neuere Messungen
erhoeht werden. Im Anschluss an die neue Schwerekarte der

Schweiz (1980) wurden im Gebiet zwischen dem Val Sesia und

der Leventina ueber 100 zusaetzliche Schwerestationen

vermessen.

- Das seismische Refraktionsprofil in den Suedalpen (Ansorge
et al., 1979) gibt erstmals Anhaltspunkte ueber die

Tiefenlage der Moho im Nordosten des Ivrea-Koerpers.

Der Zweck eines 3D - Modelles des Ivrea-Koepers liegt in erster

Linie in der Beruecksichtigung seines Schwere-Effektes in den

Alpen, um mit Hilfe der Restschwere Aussagen ueber die

Krustenstruktur in diesem Gebiet machen zu koennen. Erst an
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zweiter Stelle geht es um Angaben ueber die Fortsetzung des

Ivrea-Koerpers in der Tiefe, wobei sich diese Daten zwangs-
laeufig auf das noerdliche Ende der Zone Ivrea-Verbano
beziehen muessen. In seinem suedlichen Teil folgt das Mo¬
dell den Informationen aus den aelteren Schwerekarten und

seismischen Tiefenlienienplaenen (vgl. SMPM, vol.48, 1968),
welche, wie oben erwaehnt, auf Grund der zu geringen
Stationsdichten keine genauen 3-dimensionalen Ivrea-Modelle
zulassen. Aus diesem Grund wird der Ivrea-Koerper fuer die

Modellrechnungen entlang dem Breitenkreis von 45 Grad 42 Min
Nord in zwei Teile geteilt.

3.4.1 Schweremodell des suedlichen Ivrea-Koerpers

Die Informationen ueber den Verlauf des Ivrea-Koerpers in
seinem suedlichen Teil entstammen den Schwerekarten von Coron

(1963), Vecchia (1968) und Kahle et al.(1976a) und den seismi¬
schen Tiefenlinienplaenen von German Research Group (1968)
und Giese 1968,1976). Daneben sind bis in eine Tiefe von ca.

20 km auch neuere magnetische Daten von Albert (1973) ver-

fuegbar.

Das 3D - Modell fuer den Suedteil des Ivrea-Koerpers, wel¬
ches die Schweredaten direkt darueber am besten befriedigt,
ist eine nach Ostsuedosten abtauchende Platte von 10 bis
15 km Maechtigkeit mit einem mittleren Dichtekontrast zum

Umgebungsgestein von 0.3 gr/cm3. Dieses Modell stimmt im wesent-
liehen gut mit den Interpretationen der German Research Group
(1968) und von Kaminski und Menzel (1968) ueberein, abgesehen
von der in jenen Arbeiten gezeigten langen duennen Fortsetzung
des Koerpers ("Schnabel des Vogelkopfes") in westnordwestlicher

Richtung bis weit unter die Westalpen. Der mit diesem Modell
berechnete Schwere-Effekt des suedlichen Ivrea-Koerpers auf
die Schwerestationen in den Zentralalpen ist sehr klein

(geringer als 0.01 mgal am Gotthardpass). Wichtiger noch ist
die Unempfindlichkeit dieser Schwere-Effekte auf Aenderungen
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des Modells fuer den Ivrea-Suedteil dank dem grossen seitli¬

chen Abstand. So laesst sich mit stark unterschiedlichen Model¬

len (z.B. Massenlinie, liegender Zylinder, geneigte Platte,

Prisma) der maximale Fehler der berechneten Schwere-Effekte

des Ivrea-Suedteiles fuer das Gebiet noerdlich des Val Sesia

auf 0.1 mgal abschaetzen.

3.4.2 Ivrea-Koerper - Nordteil

Datenmaterial

Fuer den noerdlichen Teil der Zone Ivrea-Verbano liegen ver¬

schiedene geologische Karten mit grossen Massstaeben vor: Schmid

(1967,1968), Steck und Tieche (1976), Bertolani (1968), Boriani

und Sacchi (1973). Der grobe Verlauf der Grenzen der Ivrea-Zone

kann auch aus der "Tektonischen Karte der Schweiz" entnommen

werden, doch zeigt sich aus der Untersuchung der Ober-

flaechengesteine (vgl. Fig. 11 ) bald, dass fuer das 3D -

Schweremodell eine feinere Unterteilung der Gesteine der

Ivrea-Zone notwendig ist. Die ultrabasischen Gesteinskoerper

von Finero im Val Cannobina, von Megolo im Valle d'Ossola und

von Balmuccia im Val Sesia bewirken jeder fuer sich eine

messbare lokale Schwereanomalie, welche sich alle der regiona¬

len Schwerewirkung des gesamten Gesteinskomplexes ueberlagern.

Die Erfassung der raeumlichen Ausdehnung dieser ultrabasischen

Gesteine stuetzt sich auf die oben genannten Karten neueren

Datums.

Die Insubrische Linie (IL) ist ein tektonisches Lineament,

welches sich von den Ost- bis in die Westalpen verfolgen

laesst und die Suedalpen scharf vom restlichen Alpenkoerper

trennt. Im Tessin streicht die Bruchflaeche Ost-West unter den

Magadino-Sedimenten durch gegen das Centovalli, wobei in
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der Gegend von Locarno die Centovalli- Stoerung von der

Insubrischen Linie abzweigt. Wenig weiter westlich biegt die

IL gegen Suedwesten und Sueden um, schneidet das oberste Val

Cannobina, das Valle d'Ossola bei Loro und das oberste Val

Strona, um dann ab dem Val Sesia bei Balmuccia ungefaehr
Nord-Sued zu verlaufen, bis sie kurz vor Ivrea unter den Sedi¬

menten der Po-Ebene verschwindet.

Die allgemeine Bedeutung der Insubrischen Linie fuer die

alpine Tektonik ist unbestritten und wird durch die bei¬

spielhafte Ausbildung dieser Bruch- und Verschiebungszone
ueber mehrere hundert Kilometer (Gansser, 1968) unterstrichen.

Die genaue Stellung und Funktion der IL bei palinspastischen
Rekonstruktionen der Alpenbildung ist allerdings noch unklar

(vgl. dazu: Laubscher, 1971 und Van Bemmelen,1973)•

Ab Locarno wird die Insubrische Linie auf ihrer suedoestli-

chen Seite von der Zone Ivrea-Verbano und auf der nordwestli¬

chen Seite von der Canavese- und Sesia-Lanzo-Zone flankiert.

Damit trennt diese Stoerungszone zwei geologische Bereiche,
welche sich nicht nur in ihrem Entstehungs- und Metamorphose¬
alter (Hunziker, 1978), in der Zugehoerigkeit zu groesseren tek¬

tonischen Einheiten, im strukturellen Aufbau (Schmid,1967)
und anderem mehr klar unterscheiden, sondern die auch in den

geophysikalisch messbaren Gesteinsparametern erhebliche

Unterschiede aufweisen.

In diesem Sinne gibt ein Modell des Ivrea-Koerpers zugleich
auch eine Vorstellung vom Verlauf der Insubrischen Stoe¬

rungszone mit der Tiefe. Da die Neigung der IL an der Erd¬

oberflaeche an manchen Orten ueber 2000 Hoehenmeter verfolgt
werden kann, sind umgekehrt aus der Beschreibung der IL

(Gansser, 1968) und ihrer Lage auch Rueckschluesse auf ein

Ivrea-Modell in Oberflaechennaehe moeglich. Von einer prak¬
tisch vertikalen Lage suedlich Bellinzona aendert sich ne¬

ben dem Streichen auch die Neigung der Stoerung einigermassen
kontinuierlich bis zu einem nordwestlichen Einfallen von ca.

60 Grad im Valle d'Ossola und ca. 50 Grad im Val Sesia.
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Die suedoestliche Begrenzung des Ivrea-Koerpers ist weit
weniger klar, obwohl die Zone Ivrea-Verbano durch ver¬

schiedene Stoerungen lokaler Bedeutung von der Zone Stro-
na - Ceneri getrennt ist. Da innerhalb der Ivrea-Zone von

den ultrabasischen Koerpern weg gegen Suedosten vor allem
im Valle d'Ossola ein gradueller Uebergang von den sehr
dichten Peridotiten, Pyriklasiten, Amphiboliten und Strona-
lithen zu den weniger dichten Kinzingitgneisen zu beobach¬
ten ist (Schmid, 1967), liegt die gravimetrisch bestimm¬
bare oestliche Grenze eines einschichtigen Ivrea-Koerpers
noch innerhalb der geologischen Zone Ivrea-Verbano.

Im Gebiet der Ivrea-Zone noerdlich des Sesia-Tals sind seit
den Messungen der 60-er Jahre (vgl. SMPM, vol.48) keine
seismischen Daten dazugekommen. Da die Projektion von weiter
suedlich gelegenen Messpunkten entlang dem Ivrea-Koerper aus

Genauigkeitsgruenden fuer ein 3D-Modell ausgeschlossen wird,
bleibt nur eine allfaellige Neuinterpretation uebrig. Die

einzige direkte Information ueber den Ivrea-Koerper-Nordteil
entstammt einem Refraktionsprofil, welches vom Schusspunkt
Mte. Bavarione gegen SSW verlaueft ( Fuchs et al., 1963 ).
Leider ist das Profil fuer eine genauere Auswertung von

ungenuegender Qualitaet , doch liefert es mehrere Re¬

flexionspunkte der gegen SE abtauchenden Schichtoberflaeche
des Ivrea-Koerpers (vgl. Fig. 12 ). Dabei handelt es sich
mindestens teilweise um seitliche Reflexionen, da das Profil
sehr nahe an der Grenze zwischen Ivrea-Zone und der Zone
Strona-Ceneri entlangfuehrt.

In der Umgebung der noerdlichen Ivrea-Zone existieren dagegen
mehrere seismische Profile, welche verschiedene Anhaltspunkte
fuer die Fortsetzung des Ivrea-Koerpers in der Tiefe geben
(vgl. Fig. 12 ). Waehrend die seismischen Profile im Nord¬
westen der Ivrea-Zone seit laengerem bekannt sind, waren

bis vor kurzem keine Angaben ueber die Moho-Tiefe oestlich
des Lago Maggiore moeglich. Im Zusammenhang mit dem Sued-
alpen - Profil (vgl. Ansorge et al. , 1979) wurden in der

Umgebung des Schusspunktes Lentate nahe des Lago Maggiore
Tiefenreflexionen und zwei Kurzprofile vom gleichen Schuss-
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punkt gegen NE und ENE gemessen. Neben der Bestimmung der

Krustenmaechtigkeit (35 km unter Como und 33 km unter dem

Schusspunkt) war ein wichtiges Ergebnis das Fehlen einer
seismischen Schicht erhoehter Geschwindigkeit in irgendeiner
Tiefe, welche als Material der Zone Ivrea- Verbano haette
interpretiert werden koennen. Damit steht fest, dass der

Ivrea-Koerper auch gegen die Po-Ebene und die Suedalpen hin
relativ steil abtaucht und die Moho-Tiefe noch unter dem Lago
Maggiore erreicht.

Ohne die Kenntnis der Moho-Tiefe unter den Suedalpen oestlich
des Lago Maggiore ist ein 3D-Modell des Ivrea-Koerper-Nord-
teils kaum moeglich, weil der Schwereanteil der Krusten -

maechtigkeitsaenderung unter dem Ivrea-Koerper (von 58 km Moho-
Tiefe unter dem Mte.Rosa auf 33 km unter Varese) sonst ver-

nachlaessigt werden muesste.

Die Gesteine der Ivrea-Zone bewirken eine grossraeumige
magnetische Anomalie, welche von Albert (1973) mit 21 Pro¬
filen in ihrer ganzen Laenge vermessen und interpretiert
wurde. Seine Modellinterpretationen weisen eine weitgehende
Aehnlichkeit mit moeglichen Schweremodellen auf. Genauere
Vermessungen der magnetischen Anomalien im Val Strona und
Valle d'Ossola (Schwendener, 1978) haben jedoch gezeigt, dass
die lokalen magnetischen Stoerungen zum groessten Teil von den
oft sehr schmalen (1OOm-Bereich) basischen Gesteinsschichten
herruehren. Die regionale magnetische Anomalie laesst sich auf
einfache Weise mit einer nach SE geneigten Platte erklaeren.
Die Verbreitung der basischen Gesteinszuege in der Ivrea-Zone
ist von Ort zu Ort so verschieden, dass selbst eine Korrelation
der markantesten lokalen magnetischen Anomalien auf den
Profilen benachbarter Taeler eher zufaellig ist (Schwendener,
1978). Fuer die Schwereanomalie spielen dagegen auch die

Stronalithe, welche keine magnetische Anomalie ergeben, und
vor allem die ultrabasischen Gesteine mit z.T. nur geringen
magnetischen Stoerungen eine wichtige Rolle. Die magnetischen
Modellkoerper von Albert (1973) geben deshalb interessante

Anhaltspunkte fuer die Neigung der Gesteinsschichten bis in
eine Tiefe von ca. 20 km (Curie-Temperatur), koennen jedoch
kaum zu Maechtigkeitsvergleichen herangezogen werden.
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Dichtewerte fuer verschiedene Gesteinseinheiten im Valle d^Ossola

sind aus Untersuchungen von Fountain (1976) bekannt, der an densel¬

ben Gesteinsproben auch die Geschwindigkeiten unter Drucken bis

10 kbar mass. Um Angaben ueber die Verbreitung und Dichte al¬

ler Gesteine der Zone Ivrea-Verbano zu erhalten, wurden an

ueber 100 Proben (je zwischen 3 kg und 10 kg Material) aus dem

Gebiet zwischen Sesiatal und Locarno die Dichtewerte im Labor

bestimmt (vgl. Fig. 11). Die Genauigkeit der Labormessungen
ist besser als 0.01 gr/cm3.

Dichtewerte von 3.0 gr/cm3 und mehr sind fuer basische

und ultrabasische Gesteine an sich zwar nichts Ausser-

gewoehnliches, doch gibt es in Europa keinen zweiten

Gesteinskomplex von dieser Ausdehnung , der in der oberen

Kruste gelegen eine mittlere Dichte von 3.0 gr/cm3 erreicht.

Dabei ist die Dichteanomalie in der Ivrea-Zone nicht an

einen bestimmten Gesteinstyp gebunden. Abgesehen von den

Ultrabasica mit Dichtewerten bis zu 3.20 gr/cm3 besitzen

sowohl die Stronalithe (*) als auch die basischen Gesteine

mittlere Gesteinsdichten von 2.95-3.05 gr/cm3. Die Kinzingite
bilden mit 2.70-2.90 eine breite Uebergangszone zu den

Strona-Ceneri-Gneisen, welche im Mittel ungefaehr 2.60-2.65

gr/cm3 erreichen, lokal aber auch so niedrige Werte wie 2.50

gr/cm3 aufweisen. Dank der grossen Zahl von Einzelmessungen
kann trotz der komplizierten Wechsellagerung von steil¬

stehenden Amphiboliten, Stronalithen und Kinzingiten ein

mittlerer Gesteinsdichtekontrast von 0.35 gr/cm3 zwischen der

Ivrea-Zone und ihrer Umgebung bestimmt werden. Davon heben sich

die ultrabasischen Gesteinskomplexe (Finero, Premosello,
Megolo, Balmuccia) im Mittel nochmals um 0.05-0.10 gr/cm3 ab.

Die genaue Bestimmung der Schwereanomalie in der noerdlichen

Ivrea-Zone stoesst auf topographisch bedingte Schwierigkeiten,

(*) Fuer die Gesteine der Zone Ivrea-Verbano wurde die

Nomenklatur von Schmid (1967) benutzt.
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die sich in der erreichbaren Reduktionsgenauigkeit nieder¬
schlagen. So mussten sich die Schweremessungen von weni¬
gen Ausnahmen abgesehen auf die groesseren Quertaeler zur

Zone Ivrea-Verbano beschraenken (vgl. Fig. 13 ), weil nur

dort einzelne Hoehenpunkte vorhanden waren, um als Basen
fuer Nivellemente* zu dienen. Die Hoehenangaben der meisten
Stationen auf den Profilen Val Cannobina und Val Sesia stammen
aus Barometermessungen relativ zu bekannten Basispunkten. Zur
Erfassung der Nahtopographie (radiale Entfernung vom Mess¬
punkt 20 m - 2500 m) wurden die Blaetter im Massstab
1:25000 der Carta d'Italia verwendet, fuer welche ein Feh¬
ler der Hoehenlinien von 15 m angegeben wird.

Die Genauigkeit der Bouguer-Anomalienwerte betraegt fuer
das Profil im Valle d'Ossola und die Mehrheit der Statio¬
nen auf Schweizer Gebiet 0,5 mgal, fuer den Rest der Mess¬

punkte 1 mgal. Die Schwerewerte sind mit einem La Coste und

Romberg-Gravimeter Modell G gemessen und an die Basis¬
punkte der Schwerekarte der Schweiz (Klingele et Olivier,
1980) angeschlossen worden. Aufschluss ueber den Verlauf
der Schwereanomalien in der noerdlichen Ivrea-Zone gibt die
erweiterte Schwerekarte der Schweiz in Fig. 3 und als
Ueberblick ueber die gesamte Schwerestoerung des Ivrea-
Koerpers die Fig.2.
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Modellrechnung

Im Gegensatz zum oben beschriebenen Modell der Molasse-
Sedimente liegen fuer den Nordteil des Ivrea-Koerpers
keine Tiefenlinienplaene, sondern nur wenige punktfoermi-
ge Angaben ueber seine Tiefenausdehnung vor. Anhand dieser
Daten, den Randbedingungen (Oberflaechengeologie) und dem
Dichtekontrast muessen jene Stoerkoerper gesucht werden,
welche die gemessene Schwere-Anomalie befriedigen. Die Form
des noerdlichen Endes der Zone Ivrea-Verbano (Fig. 1 und 7)
zwingt zu einer 3-dimensionalen Betrachtungsweise, welche
wegen der Ausdehnung des Stoerkoerpers mindestens als

Abschaetzung auch eine sphaerische Berechnung ermoeglichen
sollte.

Goetze (1976) entwickelte ein fuer Computer geeignetes
Verfahren zur Berechnung der Schwere eines beliebigen
Stoerkoerpers, welcher durch Polygone begrenzt ist. Das zur

Bestimmung des Schwerepotentials noetige Volumenintegral
wird dabei in die Summe ueber alle Flaechenintegrale und
diese wiederum in die Summe ueber alle Linienintegrale
entlang den Stoerkoerperkanten uebergefuehrt. Bei der
Berechnung der Linienintegrale werden ineinandergeschach¬
telte trigonometrische Funktionen voneinander subtrahiert,
so dass die Rechengenauigkeit im wesentlichen von der
Genauigkeit der Darstellung der trigonometrischen Funk¬
tionen abhaengt, was heute fuer groessere Rechenanlagen
kein Problem darstellt. Goetze (1976) beschreibt zudem ein
einfaches Verfahren, den planar eingegebenen Stoerkoerper
auf eine Kugel oder ein Ellipsoid umzubiegen, und dessen
Schwere auf diese Weise auch sphaerisch zu berechnen. Leider
ist jedoch damit eine erhebliche Steigerung des Digitalisa-
tionsaufwandes verbunden. Bei genauer Betrachtung (vgl.
Anhang) gilt naemlich die vorgeschlagene Rechenmethode
auch naeherungsweise nur noch fuer kleinere Dreiecks-
flaechen als Begrenzung des Stoerkoerpers (anstelle der

eingangs erwaehnten Polygone).
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Fuer die Modellrechnungen am Ivrea-Koerper wurden deshalb

zwei Programme geschrieben, welche auf der Methode von

Goetze (1976) beruhen. Das erste Programm erstellt den

Datenset der begrenzenden Dreiecksflaechen fuer einen

Stoerkoerper. der durch eine beliebige Punktmenge bestimmt

ist. Fuer dieses Datenfile wird im Programm POLYEDER (vgl.

Anhang) , planar oder sphaerisch , die Modellschwere

in beliebigen Aufpunkten berechnet. Der Dichtekontrast

bleibt ueber den ganzen Stoerkoerper konstant, so dass eine

Dichteaenderung mit der Tiefe durch eine Aufteilung des

Modells in mehrere Stoerkoerper simuliert werden muss. Mit

diesen beiden Programmen sind die gestellten Bedingungen
erfuellt: die Moeglichkeit zur punktuellen Veraenderung des

Stoerkoerpers mit geringem Aufwand, die sphaerische Be¬

rechnung ohne wesentliche Einschraenkung der Genauigkeit
und die einfache Art der Darstellung der 3-dimensionalen
Stoerkoerper. Die reine Rechengenauigkeit der Programme

liegt fuer den Ivrea-Koerper bei 0.01 mgal.

Da die Dichtekontraste bis an die Erdoberflaeche reichen,

3tellt sich das Problem der Korrektur der Topographie-
Effekte, welche mit der standardisierten Dichte von

2.57 gr/cm3 berechnet wurden. Dabei gilt es zu beachten,

dass nur jener Teil der Nahtopographie eine erhoehte Dichte

besitzt, welcher innerhalb der Zone Ivrea-Verbano liegt. Um

diesen Problemen der aeusserst komplizierten Nahtopo¬

graphiemodelle auszuweichen, wurden die Messpunkte von

Anfang an so gelegt, dass eine moeglichst geringe Nah¬

topographiekorrektur noetig war. Die Fehler der teilwei¬

se falschen Reduktionsdichte liegen mit Ausnahme der

Messstationen im Valle d'Ossola unterhalb der durch unge¬

naue Hoehenangaben bedingten Messfehler (1 mgal) und duer-

fen deshalb vernachlaessigt werden. Im Valle d'Ossola waere

eine Korrektur (genaue Topographiemodelle ergaben fuer 4

Stationen extreme Werte von 0.5-1.0 mgal) erst dann gerecht¬

fertigt, wenn das lokale Schwere-Defizit der quartaeren

Sedimente im Talboden miteinbezogen werden koennte. In
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Anbetracht der grossen Schwere-Anomalie des Ivrea-Koerpers
von ueber 150 mgal und der moeglichen Genauigkeit der Schwe¬
remodelle fuer einen Stoerkoerper bis in Moho-Tiefe (vgl. S.
98ff ) scheint die Vernachlaessigung der oben genannten
Korrekturen gerechtfertigt. Da die Aenderung.der Bou-

guer-Plattenkorrektur beruecksichtigt wurde, konnte die
Oberflaeche des Ivrea-Modells auf Meereshoehe gelegt und die

Schwerewirkung direkt in den Messpunkten bestimmt werden.
Nach dem beschriebenen Verfahren sind erst Abweichungen der
Modellschwere von der gemessenen Bouguer-Anomalie von mehr
als 2 mgal im Schweremaximum signifikant.

Diskussion des Schweremodells

In erster Naeherung gilt auch fuer den noerdlichsten Teil
des Ivrea-Koerpers das Modell der gegen SE geneigten Platte.
Eingesetzt in einem 2D-Krustenmodell, aehnlich demjenigen
unter der Geotraverse Basel-Chiasso (Fig. 7) fuer ein Profil
von La Chaux-de-Fonds zum Lago Maggiore laesst sich damit
eine sehr gute Uebereinstimmung (Fig. 14) mit der gemesse¬
nen Schwere finden. Dieses 2-dimensionale Modell entlang
der "Westtraverse" ist der Ausgangspunkt fuer eine 3 -

dimensionale Darstellung vom noerdlichen Ende des
Ivrea - Koerpers. Wichtige Anhaltspunkte liefert der

Vergleich der drei Schwereprofile im Val Sesia (I) im
Valle d'Ossola (II) und im Val Cannobina (III) (Fig. 15).
Deutlich erkennbar ist die gegen Norden schmaeler werdende
Zone positiver Bouguer-Schwere, ohne dass deren Werte jedoch
stark abnehmen wuerden (von 40 mgal auf Profil I zu 33
mgal auf Profil III). Das laesst darauf schliessen, dass im
Val Cannobina die Maechtigkeit der Ivrea-Zone zwar ab-, der
mittlere Dichtekontrast jedoch zunimmt. Dies ist auch tat-
saechlich der Fall, indem auf diesem Profil der ultrabasi¬
sche (Dichtewerte bis 3.2 gr/cm3) Gesteinskoerper von Finero
einen groesseren Anteil an der verbliebenen Breite der Ivrea-
Zone hat als die Ultrabasica im Valle d'Ossola und Val Sesia.
Neben den Dichtemessungen an den Oberflaechengesteinen
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zeigen auch die 3-dimensionalen Modellrechnungen, dass der
mit der Ivrea-Zone in Verbindung gebrachte Stoerkoerper
im Nordteil bis an die Oberflaeche reichen muss. Die
suedlichere Zone Ivrea-Verbano ist dagegen zum Teil von

juengerem Material bedeckt, wie wir aus seismischen Daten
und 2D-Schweremodellen (Kaminski und Menzel, 1968) wissen.
Auf Grund der Dichtemessungen und den geologischen Karten
ist die Oberflaeche des Ivrea-Koerpers gut bekannt und dient
als feste Randbedingung fuer das Modell. Auch beim Nordteil
des Ivrea-Koerpers handelt es sich um eine geneigte Platte,
welche mit steiler werdendem Abtauchwinkel von der N-S -

Richtung im Val Sesia gegen Osten umbiegt und dabei zugleich
schmaeler wird.

Wegen der Lage der Messpunkte (vgl. Fig.13 ) sind sichere
Aussagen ueber den tieferen Bereich der Ivrea-Zone nur auf
den 3 Querschnitten (Profile Val Sesia, Valle d'Ossola und
Val Cannobina) und am nordoestlichen Ende moeglich. Diese
Gebiete sind in der raeumlichen Darstellung des Ivrea-
Koerpers (Nordteil) in Fig. 16 staerker hervorgehoben.
Dabei ist zu beachten, dass in diesem Bild der Ivrea-
Koerper s.l. dargestellt ist, ohne die ultrabasischen
Gesteinskomplexe speziell zu kennzeichnen. Die Modelle
fuer diese Gesteine mit Dichtewerten um 3.20 gr/cm3 folgen
den geologischen Karten an der Erdoberflaeche und reichen
bis in Tiefen von 6-10 km. Die Grenzflaechen zu den an¬

deren Ivrea-Gesteinen sind mehr oder weniger vertikal, ent¬
sprechend den Neigungen an der Erdoberflaeche. Obwohl diese
Unterteilung der Ivrea-Zone in das groessere basisch-in-
termediaere Gebiet und die einzelnen eingelagerten ultra¬
basischen Gesteine zur Erklaerung der gemessenen Schwe¬
reprofile notwendig ist, sind die Tiefenangaben fuer die
Ultrabasica-Modelle zweifelhaft. Der Anteil dieser
Gesteine an der gesamten Schwereanomalie des Ivrea-Koer¬
pers ist geringer als 20 % und fuer jedes der 3 Profile
verschieden gross. Zur genauen Aufloesung der Form dieser
isolierten Gesteinskomplexe waere eine dichtere Vermessung
der lokalen Schwerestoerung notwendig.
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Wird auf die Aussonderung der ultrabasischen Gesteinskoer-
per innerhalb des Ivrea-Koerpers verzichtet, so muss des¬
sen mittlere Dichte erhoeht werden. Damit koennen auf den
3 Profilen die Schwereanomalien zwar ungefaehr in ihren

Amplituden, aber nicht zugleich auch in den Wellenlaengen
befriedigt werden, doch sind diese Abweichungen nur von

lokaler Bedeutung.

Der Ivrea-Koerper in Fig. 16 , welcher alle Gesteine er-

hoehter Dichte einschliesst, hat die Form einer steil¬
stehenden Platte von 8 - 15 km Maechtigkeit. Ihre Nei¬

gung aendert sich von 52 Grad im Val Sesia ueber 55 Grad
im Valle d'Ossola bis zu 65 Grad oestlich des Val Cannobi¬
na. Das genaue oestliche Ende des Ivrea-Koerpers ist kaum
zu lokalisieren, da die Ivrea-Zone bei Locarno unter dem

Maggia-Delta verschwindet und die Schwereanomalie von den

quartaeren Sedimenten der Magadino-Ebene beeinflusst wird.
Die Modellrechnungen nach Abzug des Schwere-Effektes der

Magadino-Sedimente machen eine Fortsetzung des Ivrea-Koerpers
unter dem Lago Maggiore in Form eines schmalen Keiles (Fig.
16 ) entlang der Insubrischen Linie bis unterhalb Magadino
wahrscheinlich.

Gegen Norden und Nordwesten ist die Trennflaeche zwischen dem

Ivrea-Koerper und dem umgebenden Gestein klar und laesst sich
mit Sicherheit bis in 8 km Tiefe verfolgen. Direkt entlang den

Schwereprofilen lassen die Modellrechnungen sogar bis in
eine Tiefe von 12 km praktisch keinen Spielraum fuer die

Neigung der Grenzflaeche, weil der Schweregradient, die

Dichtekontraste und die Trennungslinie an der Erdoberflaeche
bestimmt sind. Im Centovalli steht die Grenzflaeche prak¬
tisch senkrecht und faellt mit dem Umbiegen des Ivrea-

Koerpers gegen Sueden allmaehlich flacher gegen Nord¬
westen und Westen ein (im Val Cannobina ca. 75 Grad, im
Valle d'Ossola 60 Grad und im Val Sesia 55 Grad).
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Mit dieser Grenzflaeche ist zugleich auch die Lage der
Insubrischen Stoerung festgelegt. Damit kann dank dem

grossen Dichtekontrast an der Insubrischen "Linie" diese
fuer die Alpentektonik wichtige Bruch- und Verschie-
bungsflaeche entlang der Zone Ivrea-Verbano mit Hil¬
fe der Schwereanomalien bis in ca. 10 km Tiefe verfolgt
werden.

Unterhalb einer Tiefe von 12 km sind die Modellangaben
zunehmend unsicherer. Trotzdem ist es notwendig, einen
30 bis 40 km teifreichenden Koerper erhoehter Dichte
anzunehmen, welcher zudem noch an seinem tieferliegenden
Ende aus der Vertikalen gegen die Suedalpen hin verschoben
ist. Als untere Begrenzung wurde in diesem Modell die Moho

verwendet, welche von 58 km unter dem Mte. Rosa auf 33-35 km
unter Varese und Como ansteigt. Damit soll jedoch keines¬
wegs impliziert werden, dass es sich beim Ivrea-Koerper aus¬

schliesslich um Mantelmaterial handelt, welches in die Kruste
aufgeschoben wurde. Die Schwereinterpretation deutet eher
auf ein Gemisch von Mantel- und unterem Krustenmaterial
hin, wobei mit der Tiefe der Anteil der dichteren Gesteine
(Ultrabasica) ansteigen muesste, um einen gleichbleibenden
Dichtekontrast zu gewaehrleisten. Aus den 3D - Modell¬

rechnungen wird deutlich, dass bei stark abnehmendem
Dichtekontrast mit der Tiefe die Amplitude der Schwere¬
anomalien nicht zu befriedigen ist.

Die Schwere-Effekte des suedlichen und des noerdlichen
Ivrea-Modells sind in der Fig. 17 fuer das Untersu¬

chungsgebiet in den Zentralalpen zusammengefasst. Diese
Karte dient zur Reduktion der Schwerekarte der Schweiz (Fig.
3) um den Effekt des Ivrea-Koerpers (vgl. Fig. 18 und S.74).
Verschiedene Modellinterpretationen des Ivrea-Koerpers haben
verschiedene laterale Schwere-Effekte zur Folge, so dass
die Abschaetzung der Unsicherheit in den Schwereangaben der

Fig. 17 noetig ist. Der Anteil des suedlichen Ivrea-Koerpers
am Gesamtfehler kann praktisch vernachlaessigt werden, be-

traegt er doch beispielsweise am Gotthard nur noch 0.01 mgal.
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den Zentralalpen. Einheit: mgal.
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Dagegen schlagen die lateralen Schwereunterschiede fuer
verschiedene Modelle des Ivrea-Nordteils am Gotthardpass
noch mit 0.5 mgal zu Buche, was jedoch immer noch innerhalb
der geforderten Genauigkeit fuer eine Schwereinterpretation
der Zentralalpen liegt.

Ivrea-Modelle, welche sich in ihren Schwerewirkungen am

Gotthard um 0.5 mgal unterscheiden, weisen in der Zone
Ivrea-Verbano selbst Schweredifferenzen von bis zu 20 mgal
auf. Dieser Wert stellt sicher die obere Grenze fuer die

Unsicherheit in der Interpretation der gemessenen Schwere
innerhalb der Ivrea-Zone dar (vgl. Messpunktdichte, Fig.13 ),
da die Dichteverteilung an der Erdoberflaeche bekannt ist
und Angaben ueber die Tiefenlage der Moho (Regionalfeld)
vorhanden sind. Trotz diesen Fehlerschranken koennen nach

Abzug der Modell-Schwere des Ivrea-Koerpers von der Bou-

guer-Anomalienkarte (Fig. 3) Aussagen ueber den Aufbau der

Erdkruste im Tessin gemacht werden (vgl. S. 78).

Aus der Form des Modellkoerpers und der Dichteverteilung an

der Erdoberflaeche laesst sich die alpine Ueberpraegung
des Ivrea-Koerpers schematisch konstruieren, wobei es sich

dabei nur um einen ersten Versuch handeln kann. Gemaess den

Altersbestimmungen (Hunziker, 1978) muessen die Gesteine der

Ivrea-Zone schon praealpin innerhalb der suedalpinen Kruste
einen im Vergleich zu ihrer Herkunft und Dichte ober¬

flaechennahen Platz eingenommen haben. Waehrend der al¬

pinen Gebirgsbildung wurde die Ivrea-Zone weiter steil ge¬
stellt und teilweise ueber leichteres Krustenmaterial (vgl.
Giese , 1968) geschoben. Die Insubrische Stoerungszone
weist Vertikal- und Horizontalbewegungen auf. Die starke

Heraushebung der West- und Zentralalpen relativ zum sued¬

alpinen Block koennte dabei den heute fehlenden Teil' der

Ivrea-Gesteinsplatte (Fig. 19) mitgehoben und so der
raschen Erosion ausgesetzt haben. Anschliessend oder zur

gleichen Zeit muessen entlang der Insubrischen Linie

ausgedehnte rechtssinnige Horizontalbewegungen aufgetreten
sein, welche die N - S - streichende Zone mit dem sued¬

alpinen Krustenblock gegen Westen verschoben und damit
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zugleich das noerdliche Ende der Ivrea-Zone gegen Osten

umgebogen und ausgeduennt haben (Fig. 21).

Es bleibt die Frage offen, wie man sich die Entstehung der

Zone Ivrea - Verbano vorzustellen hat. Aus dem oben gezeig¬
ten gravimetrischen Modell des Ivrea - Koerpers sind si¬

chere Angaben nur bis in eine Tiefe von ca. 15 km moeglich.
Die direkte Verbindung zwischen den an der Erdoberflaeche

anstehenden basischen und ultrabasischen Gesteinen und der

unteren Kruste, respektive dem oberen Mantel, kann deshalb

mit dem Schweremodell allein nicht nachgewiesen werden.

Zur Beantwortung dieser Frage waere es interessant, die

gegen SE abtauchende obere Grenzflaeche des Ivrea - Koer¬

pers mit reflexionsseismischen Messungen bis in die Tiefe
der Moho- Diskontinuitaet (32 - 35 km, nach Ansorge et al. ,

1979) zu verfolgen.

Das Schweremodell des Ivrea - Koerpers deutet jedoch darauf

hin. dass wir es bei der Zone Ivrea-Verbano nicht mit einem

ungestoerten Querschnitt durch eine kontinentale Unter¬

kruste und die Uebergangszone zwischen Kruste und Mantel

zu tun haben (Berckhemer, 1969) . Aus den seismischen und

gravimetrischen Daten fuer die noerdliche Ivrea-Zone laesst

sich kein 3D - Modell des Ivrea - Koerpers konstruieren,
welches unter der geneigten basischen "Gesteinsplatte"
eine ultrabasische Platte aufweist und dessen Querschnitt
an der Erdoberflaeche sich mit den geologischen Verhaelt-

nissen der Zone Ivrea-Verbano korrelieren laesst. Die Schwe¬

reanomalie der noerdlichen Ivrea-Zone (vgl. Figuren 3 und 15)
muss vielmehr mit einer einzigen geneigten Platte (deren
Dichte dem Mittelwert aus den basischen und intermediaeren

Gesteinen entspricht und deren Oberflaechen-Ausbiss mit der

gesamten.Zone Ivrea-Verbano korreliert) und einer Reihe von

isolierten, eingelagerten, ultrabasischen Gesteinskoerpern
interpretiert werden. Die Stellung dieser isolierten Ultra¬

basica (vgl. die geologische Karte von Schmid,1967,1968) im

ganzen Ivrea-Koerper und ihre Zugehoerigkeit zu einer ursprueng-
liehen Krusten - Mantel - Grenze ist deshalb unsicher.
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der Ivrea-Zone.
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3.5 Diskussion der durch Abzug der Schwere-Effekte von

Molasse und Ivrea-Koerper "korrigierten Schwerekarte

der Schweiz"

In der Schwerekarte der Schweiz (Fig. 3) ueberlagern
sich die Effekte aller gravimetrischen Stoerkoerper im

Untersuchungsgebiet. Die Trennung der Schwerewirkungen
der einzelnen Stoerkoerper ist allgemein eines der Haupt¬
probleme bei Interpretationen von Schweredaten. Die
uebliche Methode ist die Aufteilung in Regional- und Resi¬

dualfeld, wobei sich die regionale Anomalie meistens in

ihrer Amplitude und vor allem in der Wellenlaenge klar von

der Residualanomalie unterscheiden muss. In der Schweiz und

ihrer Umgebung laesst sich in den Molasse-Sedimenten ein Bei¬

spiel fuer einen Stoerkoerper finden, dessen Residualanomalie
auf Grund der Wellenlaenge kaum von der regionalen Anomalie

getrennt werden kann. Auf der Schwerekarte der Schweiz (Fig.
3) sieht man einen mehr oder weniger konstanten negativen Schwe¬

regradienten in SE - Richtung, der sich ueber das Schweizerische
Mittelland hinweg bis ins Aarmassiv erstreckt. Ohne die Kenntnis
der Schwerewirkung der oberflaechennahen, leichten Molasse -

Sedimente (Fig. 10; Schweremodell aus seismischen und geo¬
logischen Angaben) , wuerde man diesem Schweregradienten
im Mittelland ein gleichmaessiges Abtauchen der Moho vom

Jura bis in die Zentralalpen zuordnen. Dass dies jedoch
nicht den Tatsachen entspricht, zeigt die Schwerekarte nach

Abzug der Schwere-Effekte von Molasse und Ivrea-Koerper (Fig.
20).

Fuer diese Darstellung (Fig. 20) wurden die Schwerewirkun¬

gen der 3D - Modelle von Molasse und Ivrea-Koerper in den

Messpunkten der Schwerekarte der Schweiz (Klingele et

Olivier, 1980) berechnet und anschliessend von der ge-
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messenen Bouguer-Schwere subtrahiert. Aus zeichnerischen

Gruenden erfolgte die Interpolation dieser "Restschwere"-

Werte in Netzpunkten von 3 km Abstand mit einem Pro¬

gramm von E. Klingele (Inst.f.Geophysik, ETH Zuerich).

Die Schwereanomalien, wie sie in Fig. 20 zu sehen sind,
geben zwar immer noch die Summe von verschiedenen

Schwere-Effekten wieder, doch besitzen die meisten dieser

Stoerungen des regionalen Schwerefeldes entweder klar

unterscheidbare Wellenlaengen, oder sie haben fuer die

Untersuchung ganzer Krustenbloecke vernachlaessigbare
Amplituden. Es gilt nun, mit Hilfe dieser Karte ueber die

Tiefenlage der Moho eine Vorstellung vom Aufbau der Kruste

in den Zentralalpen zu gewinnen. In Fig. 21 ist die gleiche
Schwerekarte wie in Fig. 20 nochmals dargestellt, doch sind

zusaetzlich gebietsweise die in der Karte sichtbaren lokalen

Schwereanomalien ausgesondert:

- Im Gebiet zwischen Neuenburger- und Genfersee weichen die

Linien gleicher Schwereanomalie (Isolinien) ploetzlich
nach Sueden aus (Fig. 21 ;a). Klingele' und Kahle (1978)
interpretierten die Schwerestoerung als eine Stufe

innerhalb des Grundgebirges, welche sich moeglicherweise
bis ins untere Rhonetal noerdlich Martigny fortsetzt.

- In allen groesseren Alpentaelern (Fig. 21;b) sind mit den

quartaeren Sedimenten im Talgrund lokale Schwereanomalien

verbunden. In diesem Massstab der Schwerekarte koennen

nur die groesseren Anomalien beobachtet werden (Rhonetal,
Aaretal, Reusstal, Rheintal, Magadino-Ebene). Dicht¬

vermessene Schwereprofile quer zu den Taelern koennten

Auskunft ueber die Maechtigkeit der quartaeren Sedimente

und deren Dichteverhaeltnisse geben. Dank der oertlichen

Beschraenkung und den geringen Amplituden (maximal -15

mgal in den groessten Taelern) sind diese Schwereanoma¬

lien von der Schwerestoerung der Alpenwurzel leicht zu
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trennen. Als Beispiel fuer die Schwerewirkung der quar¬
taeren Sedimente in den Alpentaelern wird auf S.85 ein

Schwereprofil durch die Magadino-Ebene diskutiert.

Im Kanton Tessin wird nach Abzug des Schwere-Effektes des

Ivrea-Koerpers eine Anomalie (Fig. 21;c) sichtbar, fuer
welche wir bisher keine Anhaltspunkte besassen, da sie
in Fig. 3 von der Schwerestoerung der Ivrea-Zone verdeckt
wird. Nach dem Verlauf der Bouguer-Anomalien in der
Schwerekarte der Schweiz (Fig. 3) ist man geradezu
versucht, die gesamte Schwerestoerung nach NW bis zum

Gotthard zusammen mit dem starken Schweregradienten
in NNE - Richtung in der Leventina und im Misox dem

Ivrea-Koerper zuzuschreiben. Wie die Modellrechnungen
(vgl. S.70) fuer die Zone Ivrea-Verbano zeigen, ist ein

derartiger lateraler Schwere-Effekt der dichten Ivrea-
Gesteine mit der direkt darueber gemessenen Bouguer-
Anomalie nicht zu vereinbaren. Fuer die Existenz
eines zusaetzlichen Koerpers erhoehter Dichte, aehnlich
der Ivrea-Zone, unter dem Maggia- und Verzascatal und
eine hypothetische Verbindung der beiden Gesteinskoerper
(im Sinne eines gemeinsamen Ursprungs) fehlen jegliche
Anhaltspunkte. Ausserdem steht die noerdliche Begrenzung
des Ivrea-Koerpers bis in eine Tiefe von 10 km fest

(vgl. S. 68).
Obwohl wir im fraglichen Gebiet des Kantons Tessin ausser

den reflexionsseismischen Daten von Wehebrink (1968)
keine seismischen Angaben ueber die Tiefenlage der Moho

haben, faellt es schwer , die beobachtete Anomalie
allein mit einer abrupten Aenderung der Krusten¬

maechtigkeit zu erklaeren. Dazu waere eine markan¬
te "Stufe" in der Moho von 10 - 15 km Hoehen-
differenz in der Mitte des Maggiatales notwendig. Da
der im Kanton Tessin beobachtete starke Schweregradient
sich weiter gegen Osten fortsetzt (vgl. Fig. 2 und Fig.
21), muesste man auch zwischen den noerdlichen Enden des
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Lago Maggiore und des Lago di Como etwa den gleichen
Moho-Sprung annehmen. Auf dem Refraktionsprofil Lago
Bianco - Verona (Egloff, 1979), welches durch diese Gegend
verlaeuft (Fig.22a), finden wir zwar eine Aenderung in der

Krustenmaechtigkeit von ca. 50 km unter dem Schusspunkt Lago
Bianco auf ca. 20 km unter Verona, doch geschieht dies in Form

eines mehr oder weniger konstanten Ansteigens der Moho
von NW gegen SE. Andererseits deuten Weitwinkelre¬

flexionen (Faecherbeobachtungen um den Schusspunkt Lago
Bianco, vgl. Egloff, 1979) auf ein relativ steiles

Abfallen der Moho unter dem Nordende des Lago di Como

gegen Norden von 41 km auf 46 km Tiefe hin (vgl. Fig. 22b).
Diese Differenz von 5 km in der Moho-Tiefe genuegt jedoch
nicht, um den beobachteten Schweregradienten zu erklaeren.

Ebenso sind Aenderungen in der Dichte im oberen Mantel

kaum in der Lage, eine Schwereanomalie von 50 mgal auf

16 km Distanz (Maggiatal oder Leventina) hervorzurufen,
ohne weitreichende Konsequenzen fuer das Regionalfeld zu

haben. Um die beobachtete Schwereanomalie im Tessin allein

mit einem Stoerkeorper unterhalb der Erdkruste zu erklae¬

ren, muessten im obersten Mantel laterale Dichtekont¬

raste von mehr als 1.0 gr/cm3 angenommen werden!

Die Ursache fuer die Schwerestoerung im Tessin muss

deshalb innerhalb der Kruste und nur teilweise an der

Krusten-Mantel - Grenze gesucht werden. Der Vergleich
der beiden Refraktionsprofile in den Suedalpen (Ansorge
et al.,1979) und ALP 75 (Ottinger,1976) in den Zentralal¬

pen gibt Aufschluss ueber Aenderungen der mittleren Vp -

Geschwindigkeiten in den beiden Krustenbloecken. Unterhalb

der mesozoischen Sedimente (ab ca. 3 km Tiefe im

Suedalpen-Profil) bis in die Tiefe von 35 km an der Moho
misst man fuer die suedalpine Kruste eine mittlere

Geschwindigkeit von 6.23 km/sec (vgl. Mueller et al.,
1980). Dagegen betraegt die mittlere Krustengeschwin-
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digkeit fuer den gleichen Tiefenbereich (3 km bis 35 km

Tiefe) in den Zentralalpen nur 6.11 km/sec (Mueller et

al., 1980).
Damit ergeben sich erste Anhaltspunkte fuer einen kleinen
Unterschied in der mittleren Krustendichte zwischen dem
Zentral- und dem Suedalpengebiet, welcher zusammen mit
der oben beschriebenen Aenderung der Krustenmaechtigkeit
in der Lage waere, eine Schwerestoerung hervorzurufen,
wie sie im Tessin beobachtet wird. Diese Interpretation
der Schwereanomalie im Tessin hat Konsequenzen fuer den
Aufbau der Kruste im ganzen Gebiet. Die Insubrische Linie
als Trennungslinie zwischen den Zentralalpen und den

Suedalpen verlaeuft an der Erdoberflaeche im Tessin 10 -

20 km suedlich des beobachteten maximalen (horizontalen )
Schweregradienten (Fig. 21;c). Soweit sich dieser starke
Anstieg der Bouguer-Schwere vom Alpenminimum gegen Sueden
auch weiter im Osten verfolgen laesst (Fig. 2), liegt der
maximale Gradient immer nahe der Grenze zwischen Ost - und

Suedalpen, ist jedoch selten direkt an der Insubrischen
Linie selbst zu finden (vgl. auch Fig. 1).
Eine einfache Erklaerungsmoeglichkeit fuer diese Befunde
bietet das Krustenmodell der Geotraverse Basel - Chiasso
(Fig. 7), leicht modifiziert und unter Beruecksichtigung
der Kruemmung des Alpenbogens und der lateralen Variationen
im Krustenbau senkrecht zum Profil. Aenderungen an diesem
Modell sind vor allem unter dem Aarmassiv angezeigt,
sobald ueber dieses Gebiet mit refraktionsseismischen
Profilen mehr Daten ueber die Kruste gewonnen worden sind.
Die Insubrische Linie faellt in etwa mit dem staerksten

Ansteigen der Moho suedlich der Alpen zusammen und trennt
heute die Zentralalpen von den Suedalpen. Waehrend der

alpinen Gebirgsbildung scheint jedoch an verschiedenen
Stellen ( vor allem aber im Gebiet des Kantons Tessin) mehr
oder weniger Material des urspruenglich suedalpinen
Krustenblocks in die direkt noerdlich anschliessende
Kruste eingeschoben worden zu sein. Damit laesst sich
nicht nur die Schwereanomalie im Tessin und ihre oest-
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liehe Fortsetzung, sondern teilweise auch die grosse

Krustenmaechtigkeit in den Zentralalpen erklaeren. Gravi¬
metr isch- seismische Modellrechnungen an der Struktur dieser
Geotraverse lassen ein Einschieben von suedlichem Krusten¬
material selbst bis unter den Gotthard durchaus zu, doch

genuegt die gegenwaertige seismische Informationsdichte im

Tessin nicht zur abschliessenden Klaerung dieser Frage.
Eine genaue Untersuchung dieser Schwerestoerung mit einem
3D - Krustenmodell fuer den Suedtessin und Oberitalien
ist erst nach einer dichten Vermessung der Schwereanomalie
im Veltlin und bei Kenntnis der Schwerestoerung der jun¬
gen Sedimente unter der Po - Ebene moeglich. Fuer diese
Arbeit wichtig ist der Befund, dass der starke Schwere¬

gradient im Tessin nicht mit einem Sprung in der Moho

von 15 km interpretiert werden kann, sondern eher auf
eine Aenderung in der mittleren Krustendichte zurueck -

zufuehren ist.

Im Gebiet des suedlichen Rheingrabens ist zwar auf der

Schwerekarte der Schweiz (Fig. 21;d) kaum etwas von einer

groesseren Anomalie zu sehen, doch ist dies paradoxer¬
weise gerade eine der wichtigsten Eigenschaften dieser

Schwerestoerung. Aus verschiedenen seismischen Messungen
im Rheingraben und seiner Umgebung (vgl. Edel et al.,
1975 ) wissen wir, dass mit der Grabenstruktur eine

Aufwoelbung der Moho bis auf 24 km Tiefe verbunden ist,
was eine deutliche positive Schwereanomalie hervorrufen
sollte. Nachdem eine solche Schwereanomalie im Rheingraben
nirgends zu beobachten ist, muss man auf einen zu¬

saetzlichen Stoerkoerper schliessen, welcher den Effekt
der Moho-Aufwoelbung schweremaessig kompensiert. Aus den

verschiedenen Vorschlaegen fuer derartige Koerper sei im

Folgenden das Modell von Kahle und Werner (1980) herausge¬
griffen. Diese beiden Autoren schliessen aus dem Fehlen der

Schwereanomalie durch die Moho-Aufwoelbung auf eine thermi¬
sche Anomalie im oberen Mantel, welche sich gut mit dem
Bild einer Riftstruktur vereinbaren laesst . Die um

bis zu 300 Grad Celsius erhoehten Temperaturen unter der
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Grabenachse haben eine thermische Volumenausdehnung und
damit eine Dichteerniedrigung des Mantelmaterials zur

Folge. Bei einer 2D - Modellrechnung fuer den Rheingraben
erreicht die Schwerewirkung dieser thermischen Anomalie
Werte um - 100 mgal, d.h. von der gleichen Groessenordnung
wie die Schwereanomalie der Moho-Aufwoelbung. Eine 3D -

Abschaetzung der Randeffekte des suedlichen Rheingrabens
gibt fuer den Jura suedlich Basel Schwerewerte von -30
bis -50 mgal (pers. Mitt. von D. Werner, Inst. f. Geophysik,
ETH Zuerich). Wenn auf S.93f versucht wird, die regionale
Schwereanomalie in der Schweiz mit der Aenderung der Tie¬
fenlage der Moho zu erklaeren, dann muss sich im suedlichen
Rheingraben zwangslaeufig eine positive Schwerestoerung
ergeben. Die Kompensation dieser Schwerestoerung erfolgt
durch die erwaehnte thermische Anomalie, deren Schwerewir¬

kung in der Arbeit von Kahle und Werner (1980) ausfuehrlich
beschrieben ist.
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3.5.1 Zur Interpretation der Schwereanomalien

in den Alpentaelern

Wie aus der Schwerekarte der Schweiz (Fig. 3 und 21) sicht¬
bar wird, sind mit den quartaeren Sedimenten in den groes¬
seren Taelern lokale Schwereanomalien von -10 bis -15 mgal
verbunden. Durch eine Steigerung des Messaufwandes (Topo¬
graphiekorrekturen) koennen mit lokalen Schwereunter¬

suchungen aber auch weit kleinere und weniger maechtige
Sedimentfuellungen in Taelern erfasst werden, welche in der

Schwerekarte der Schweiz nicht mehr in Erscheinung treten.

Da es aus verschiedenen Gruenden (Grundwasser, Tunnelbauten,
Entstehung der Alpentaeler) wichtig sein kann, die Topographie
des Felsuntergrundes unter den quartaeren Ablagerungen zu

kennen, sollen am Beispiel der Magadino-Ebene (Kanton Tessin)
die Moeglichkeiten von gravimetrischen Feinvermessungen zur

Loesung von solchen Problemen diskutiert werden.

Urspruenglich wurde das Schwereprofil vom Verzascatal ueber

den Monte Ceneri nur zur Reduktion der Bouguer-Anomalien um

den Beitrag der jungen Sedimente in der Magadino-Ebene benuetzt,
um damit genauere Angaben ueber das nordoestliche Ende des

Ivrea-Koerpers zu erhalten (vgl. Fig. 23). Die Insubrische

Linie, welche den ausbeissenden Ivrea-Koerper gegen Norden

begrenzt, verschwindet bei Locarno unter dem Maggia-Delta und

erscheint erst oestlich der Magadino-Ebene bei Giubiasco wieder
an der Erdoberflaeche. Damit geht an einer entscheidenden Stelle
die geologische Kontrolle ueber die Ausdehnung des Ivrea-

Koerpers verloren und man ist bei Modellen allein auf die

Schweredaten angewiesen.

Im Gebiet zwischen Locarno und Bellinzona liegt das Haupt¬
problem bei Interpretationen der Schwerewerte in der Tren¬

nung der verschiedenen, sich ueberlagernden Schwerestoe-

rungen. Neben der regionalen Schwereanomalie sind dies vor

allem die positive Schwerestoerung des Ivrea-Koerpers (z.T.
nur lateraler Effekt) und der negative Schwere-Effekt der bis

auf den Felsuntergrund reichenden Sedimente unter der Magadino-
Ebene .
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Fuer die Untersuchung des Ivrea-Koerpers interessiert nur die

Bestimmung der lokalen Schwereanomalie der Magadino-Sedimente,
ohne Interpretation derselben basierend auf einem Modell des

Talgrunde3.

Fuer diesen Zweck genuegt ein dichtvermessenes'Schwereprofil
quer zum Verlauf des Tales, dessen quartaere Sedimente eine

Schwereanomalie hervorrufen. Allerdings muss das Profil zur

Erfassung des regionalen Schwerefeldes eine Laenge haben,

welche dem Mehrfachen der Talbreite entspricht. Damit ist in

den Alpen (Schwereprofile an Talflanken und ueber die angren¬

zenden Bergketten hinweg) trotz groesserem Aufwand bei den topo¬

graphischen Reduktionen eine groessere Messungenauigkeit ver¬

bunden. Aus diesem Grund muss bei Querprofilen ueber steile

AlDentaeler mit Messfehlern von bis zu 0.5 mgal gerechnet
werden, was jedoch bei Anomalien um -10 mgal und mehr

(Magadino-Ebene) genuegend genaue Angaben ueber die

Regionalschwere ergibt (vgl. Fig. 23 ).

Obwohl ein einziges Querprofil zur genauen Erfassung der Se¬

dimente in einem Taltrog von mehr als 10 km Laenge und 3 km

Breite nicht genuegt, lassen sich so scho.n mit ertraeglichem
Aufwand einige wichtige Informationen ueber die Form des Fels¬

untergrundes und die Dichteverteilung in den Sedimenten gewin¬
nen. Die Modellrechnungen an Talfuellungen mit sehr jungen Sedi¬

menten koennen sich praktisch immer auf genaue geologische An¬

gaben ueber die Ausdehnung der diskutierten Gesteine an der

Erdoberflaeche stuetzen.

Mit Hilfe eines einfachen quaderfoermigen Modellkoerpers
(Fig. 24, Modell 1) mit den Dimensionen des Talbodens an der

Erdoberflaeche erhaelt man zusaetzliche Grenzwerte fuer die

Modellparameter, indem die maximale Amplitude der lokalen

Schwereanomalie als Richtwert genommen wird (Fig. 25) . Die

Modellparameter sind in diesem Falle auf die Maechtigkeit und

den mittleren Dichtekontrast (drho) der Sedimente gegenueber
dem Felsuntergrund mit einer Dichte von 2.67 gr/cm3 be-

schraenkt.

Die Differenz zwischen der Hoehe der Magadino-Ebene (+200m)
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und der tiefsten Stelle im Lago Maggiore (- 180 m) kann als

Anhaltspunkt fuer die Sedimentmaechtigkeit genommen werden,
wobei die damit errechneten 400 m eher einen minimalen Wert
darstellen duerften. Umgekehrt ist ein mittlerer Dichte -

kontrast drho = 0.7 gr/cm3 (das heisst, Dichten unter 2.0

gr/cm3 fuer die Sedimente) fuer nasse Lockergesteine unter
einer Auflast von 300 - 400 m ein oberer Grenzwert. Ohne

zusaetzliche Vorstellungen ueber einen der beiden Parameter

(Maechtigkeit und mittlerer Dichtekontrast) lassen sich aus

der Fig. 25 keine weiteren Angaben ueber die Magadino-Sedi-
mente gewinnen. Diese Art der Darstellung kann jedoch fuer

Abschaetzungen in anderen Alpentaelern (anhand der Ampli¬
tuden der Schwerestoerungen) dienen, falls es gelingt, ge¬
nauere Angaben ueber die Dichteverhaeltnisse der Gesteine in

der Magadino-Ebene zu erhalten.

Aus der Fig. 24 wird deutlich, dass in der gemessenen
Schwereanomalie mehr Information ueber den Verlauf des

Felsuntergrundes steckt, als mit einem einfachen Ampli¬
tudenvergleich verwertbar ist. Falls ein Schwereprofil an

den Talflanken hinauf gemessen und die Topographie genau
reduziert worden ist, laesst sich die Fortsetzung der
Talflanken in der Tiefe festlegen (vgl. Profilquerschnitt
Fig. 24, Modell 2). Zu diesem Zweck benoetigt man ein

Rechenverfahren, welches die Schwere von beliebig geformten
3-dimensionalen Stoerkoerpern mit variabler Dichte erfassen
kann. Ein solches Rechenprogramm wurde in Kap. 3.3 bei der

Berechnung der Schwerewirkung der Molasse-Sedimente vorgestellt
Es kann in der gleichen Form auch fuer Modellrechnungen an

den Sedimenten der Magadino-Ebene eingesetzt werden.

Aus der Vielzahl von moeglichen Modellkoerpern ist in Fig. 24
ein Querschnitt desjenigen Koerpers dargestellt, der mit

der minimalen Sedimentmaechtigkeit und der einfachen Form

eines U - Tales die lokale Schwereanomalie befriedigt. Bei
diesen Modellrechnungen zeigt sich, dass die wichtigste
Information ueber die Dichteverhaeltnisse und die Talform in

den Schweregradienten an den Talflanken und nicht allein in
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der Amplitude der Anomalie enthalten ist. Mit dem Modell 2

in Fig. 24 wurde eine Tiefe des Talgrundes unter der Maga¬
dino-Ebene berechnet, welche auf 20 m genau mit den seis¬

mischen und geoelektrischen Angaben ueber den Verlauf der

Talsohle (vgl. Geologischer Atlas der Schweiz, 1:25'000, Blatt

1313 Bellinzona, 1974) uebereinstimmt. Da die Talsohle gemaess

diesen seismischen Angaben eine maessig bewegte Topographie
aufweist, mag diese erzielte Uebereinstimmung in der Sedi¬

mentmaechtigkeit mit einem einzigen Schwereprofil Zufall

sein. Wichtiger als die genaue Tiefenangabe der Talsohle

unter der Erdoberflaeche ist jedoch die Bestimmung der

mittleren Neigungen der Talflanken, welche mit einem Schwe¬

reprofil auf einfache Weise sehr genau vorgenommen werden

kann.

Mit Hilfe der seismischen Angaben ueber den Verlauf der Fels¬

unterlage und des Schwereprofils sind durch die gleichen 3D -

Modellrechnungen mit dem oben genannten Programm Aussagen
ueber die Dichteverteilung in den Sedimenten der Magadino-
Ebene (Fig. 26 ) moeglich. Unter der Annahme, dass diese

Dichteverteilung in den Sedimenten der Alpentaeler etwa

gleich ist, erlauben diese Daten eine Abschaetzung der

Schwere-Effekte im Rhone-, Aare-, Reuss- und Rheintal auf

Grund der Schwerekarte der Schweiz (Fig. 3 und 21 ). Durch

genauere lokale Schwereuntersuchungen sind zudem Aussagen
ueber den 3-dimensionalen Verlauf des Felsuntergrundes in

diesen Taelern moeglich.

Im Rheintal zwischen Chur und Reichenau und im Rhonetal

zwischen Brig und Martigny fallen die lokalen Schweredefizite

der quartaeren Sedimente mit den Schwereminima der Alpenwurzel
zusammen (vgl. Fig. 21, e). Im Buendnerland betraegt dieses

lokale Schweredefizit ca. - 15 mgal in der Gegend um Chur.

Im oberen Rhonetal ist der Schwere-Effekt der Sedimente im

Talgrund ohne spezielle Untersuchungen schwer zu erfassen,
doch duerfte die lokale Anomalie zwischen Visp und Martigny
zwischen - 7 und -10 mgal betragen (vgl. Wagner, 1970).
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Dichteverteilung in den Sedimenten der

Magadino - Ebene

100

200

300

400

500

600«

4>

0)

1.6 1.8 2.2 2.4 2.6
Dichte (g/cnV

Imögliche Djchtewerte nach

Gassmann (1962)

Fig. 26 Dichteverteilung in den quartären Sedimenten der Magadino
Ebene. Einheit: g7cm



- 93 -

Im Buendnerland liegt das regionale Schwereminimum nach der

Korrektur fuer die Rheintalsedimente suedlich von Chur in der

Gegend um Arosa mit maximalen Werten von -130 mgal, und im

Wallis fallen bei dieser Korrektur die beiden lokalen

Schwereminima bei Visp und Martigny weg. Da diese Korrek -

turen auf Abschaetzungen und nicht auf einzelnen Schwere -

Untersuchungen mit 3D- Modellen basieren, wurde darauf ver¬

zichtet, die Schwerekarte (Fig. 21) um diese speziellen Schwe¬

redefizite zu reduzieren. Bei Modellrechnungen bezueglich
der durch die Alpenwurzel (Moho) hervorgerufenen regionalen
Schwereanomalie (vgl. S. 94f) muessen diese lokalen Schwe -

restoerungen in der Beurteilung des Modell - Schwerefei- .

des jedoch beruecksichtigt werden.

3.5.2 Der Verlauf der Moho - Diskontinuitaet und die

regionalen Schwereanomalien - ein Vergleich

Die seismischen und gravimetrischen Modelle der Kruste und

des obersten Mantels basieren auf der Unterteilung der

Lithosphaere in Schichten und dem Vergleich von Maechtigkeit
und Tiefe dieser Schichten in den verschiedenen Gebieten der

Erde. Die Vp - Geschwindigkeiten, welche diesen Schichten

zugeordnet sind, werden mit Hilfe der Geschwindigkeits-Dichte-
Relation und Annahmen ueber die petrographische Bedeutung der

gemessenen Geschwindigkeitsabfolge (vgl. S. 26f) in entspre¬

chende Dichtewerte umgerechnet. Waehrend bei den seismischen

Modellen die Aenderungen der Geschwindigkeiten an den Grenz-

flaechen und in den Schichten selbst gleich wichtige Rollen

spielen, sind bei Schweremodellen die Schichtgrenzen und

die Dichtekontraste an diesen Grenzf1aechen von weit groes-
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serer Bedeutung fuer die Schwereanomalie als die absoluten
Dichtewerte und die Aenderungen der Dichten innerhalb der
Schichten. Der Grund fuer diese Eigenschaft der Schweremodel¬
le liegt im Ausdruck der Bouguer-Anomalien als Abweichungen
von einer "Normalschwere" (vgl. Referenzlithosphaere, S. 16)
und in den Unsicherheiten der nicht-linearen Beziehung
zwischen Geschwindigkeit und Dichte (vgl. S. 38), welche von

verschiedenen Parametern abhaengig ist.

Die Moho - Diskontinuitaet als Trennung der Kruste vom Man¬
tel ist jene Grenzflaeche innerhalb der Lithosphaere, wel¬
che seismisch am besten definiert ist und den bei weitem

groessten Dichtekontrast zwischen zwei Schichten aufweist.
Demgegenueber trennen die meisten anderen Grenzflaechen
innerhalb der normalen kontinentalen Kruste Schichten von bei¬
nahe vernachlaessigbar geringen Dichteunterschieden. Das hat
zur Folge, dass sich in den regionalen Schwereanomalien
hauptsaechlich die Aenderungen in der Krustenmaechtigkeit
widerspiegeln.

Abgesehen von Gebieten mit starken lokalen Schwerestoerungen
(wie z.B. in der Zone Ivrea - Verbano) stehen die gemessenen
Bouguer-Anomalien in direkter Beziehung zu den seismisch
bestimmten Moho-Tiefen. Im weltweiten Durchschnitt misst man

eine Abhaengigkeit der Bouguer-Schwere von der Moho-Tiefe von

- 11.8 mgal/km (Woollard, 1959 ), wobei man aus der grossen
Streuung der Daten auf erhebliche lokale Stoerungen schliessen
muss und die einzelnen kontinentalen Bioecke untereinander
z.T. grosse Unterschiede aufweisen. Gubler et al.(1980)
fanden fuer die Schweiz einen Gradienten von - 7.6 mgal/km
bis zu einer Moho - Tiefe von 43 km. Die von diesen Auto¬
ren beobachtete grosse Streuung in Gebieten mit groesseren

Krustenmaechtigkeiten ist z.T. auch auf lokale Schwere-
stoerungen (z.B. Ivrea - Effekt) zurueckzufuehren. Die bei¬
den groessten lokalen Schwerestoerungen im Gebiet der
Schweiz werden in dieser Arbeit durch 3D - Modelle erfasst

(vgl. S. 39 und 47) und koennen deshalb fuer die Untersu¬

chung des Zusammenhanges zwischen Moho-Tiefe und Bouguer-
Schwere beruecksichtigt werden.
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Bei der Ausarbeitung eines Moho-Tiefenlinienplans (Fig. 5) ist

man aus der Kenntnis des direkten Zusammenhangs der Moho-Tiefe

mit der Schwere oft versucht, sich bei der Interpolation der

Moho-Tiefenwerte in Gebieten ohne seismische Profile auf die

Schwerekarte abzustuetzen. Als Konsequenz davon weisen die

Diagramme wie in Fig. 27, welche nur die seismisch gemessenen

Moho-Tiefen beruecksichtigen, eine weit groessere Streuung auf

als dieselben Diagramme, welche jedoch auf interpolierten
Moho-Tiefenlinienplaenen basieren. Trotz der relativ geringen.
Zahl von Messpunkten und der auch nach Abzug der Effekte von

Molasse und Ivrea-Koerper noch grossen Streuung wurden fuer die

Darstellung in Fig. 27 keine interpolierten, sondern nur

diejenigen Moho-Tiefenangaben benuetzt, welche in Fig. 22b zu¬

sammengestellt sind.

Die einzelnen Messpunkte in Fig. 27 weisen in den Moho-Werten

Fehler von 2 km auf. Die Genauigkeit der Schwerewerte ist von

der Messung her zwar besser als 0.5 mgal, doch spielen fuer

den Zusammenhang zwischen Moho-Tiefe und Bouguer-Anomalie die

lokalen Schwerestoerungen eine grosse Rolle. Wenn die ange -

brachten Korrekturen (Molasse- und Ivrea- Effekt) auch die

beiden groessten fuer das Untersuchungsgebiet darstellen,
so laesst sich daraus doch die Groessenordnung der Fehler

durch lokale Anomalien abschaetzen. Aus einem linearen Zu -

sammenhang zwischen der Moho-Tiefe und den Bouguer-Anomalien
kann ueber die Steigung der Regressionsgeraden auf einfache

Weise der Dichtekontrast an der Moho bestimmt werden. Dabei

setzt man allerdings voraus, dass eine Zunahme in der Krusten¬

maechtigkeit um 1 km in jeder Tiefe den gleichen Schwere -

effekt an der Erdoberflaeche bewirkt, was mit der Vorstellung
von unendlich ausgedehnten Bouguer-Platten gleichzusetzen wae-

re. Diese Voraussetzung ist in den Alpen jedoch nicht gegeben.
So wird beispielsweise nur in einem flaechenmaessig kleinen

Gebiet von 100 km2 um den Monte Rosa die maximale Krusten¬

maechtigkeit in den Alpen erreicht. Auf Grund der Fig. 22b

laesst sich leicht eine mittlere Breite der Alpenwurzel
( Moho-"Wanne") von ca. 100 km in 40 km Tiefe bestimmen. In

Fig. 8 sind die Schwerewirkungen einer 100 km * 100 km

ausgedehnten (sphaerischen) Krustenplatte von 1 km Dicke fuer

verschiedene Dichtekontraste an der Moho aufgefuehrt.
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Mit dem suedlichen Rhcingraben als Referenzpunkt und den

Funktionen aus Fi«. 8 lassen sich die theoretischen Be -

Ziehungen zwischen den Moho-Tiefen und den Bouguer-Anomalien
in den Alpen fuer Dichtekontraste von 0.3 bis 0.5 gr/cm3 an

der Moho berechnen (vgl. Fig. 27 a,b,c). Waehrend das

weltweite Mittel von - 11 mgal/km zwischen 30km und 40 km

Moho-Tiefe einem Dichtekontrast von ca. 0.5 gr/cm3 an der Moho

entspricht, liegt diese Kurve (Fig. 27c) ausserhalb der im

Bereich der Schweiz bestimmten Werte.

Ein Dichtekontrast von 0.35 bis 0.40 gr/cm3 befriedigt die Daten

zwischen 25 km und 40 km Moho-Tiefe. Unterhalb dieses Niveaus

scheint ein noch geringerer Dichteunterschied zwischen Kru -

sten- und Mantelmaterial von etwa 0.3 gr/cm3 vorzuherrschen.

Da die Vp - Geschwindigkeiten des obersten Mantels im ganzen

Untersuchungsgebiet mit Ausnahme des Rheingrabens konstant

sind (vgl. Mueller et al., 1980), ist es angebracht, fuer den

obersten Mantel eine konstante Dichte von 3-30 gr/cm3 anzu -

nehmen. Aenderungen des Dichtekontrastes an der Moho in der

Schweiz muessen deshalb dem unteren Krustenmaterial zuge -

schrieben werden. Die einfachste Erklaerung fuer diesen Be -

fund ist die gegen die Aloen zunehmende Maechtigkeit einer

sehr dichten (3.0 gr/cm3) Krustenschicht direkt ueber der Moho,

so wie sie von Mueller und Talwani (1971) fuer die Ostalpen ge¬

fordert und von Kahle et al.(1976b) fuer die Zentralalpen postu¬
liert wurde.

In Fig. 27 ist gut sichtbar, dass die Schwereanomalien in

den Zentralalpen ab einer Moho-Tiefe von 45 km beinahe konstant

bleiben, selbst bei einer weiteren Zunahme der Krustenmaechtig¬
keit um mindestens 10 km. Dies ist die Folge der rasch abnehmen¬

den flaechenmaessigen Ausdehnung der Krustenbereiche unter 45 km

Diesem Effekt kann nur mit einem 3 - dimensionalen Modell der

Krusten-Mantel-Grenze begegnet werden.

In Analogie zu dem in Fig. 8 gesuchten Zusammenhang zwischen

den Bouguer-Anomalien und den Moho-Tiefen besteht das 3D -

Modell aus einer Krustenschicht von variabler Maechtigkeit
und konstanter mittlerer Dichte ueber einem Halbraum (oberer
Mantel). Da die Bouguer-Anomalien die Summe aller Schwere -
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stoerungen darstellen, kann man ueber die Abweichungen der ge¬
messenen von der berechneten Schwere jene Gebiete erkennen, in
welchen die Krustenstrukturen von diesem mittleren Krusten -

modeil abweichen. Lokale Schwerestoerungen von Gesteinsmassen
oberhalb der Moho sind damit sehr gut sichtbar. Dagegen be -

sitzen die regionalen Schwereanomalien, hervorgerufen durch

Dichteunterschiede im oberen Mantel, oft gleiche Wellenlaen-

gen wie die Schwerewirkungen der Moho fuer ein mittleres

Krustenmodell und haben Amplituden, die innerhalb der

Fehlergrenzen des Modells liegen.

Da die seismischen Krustenmodelle fuer das ganze Gebiet
der Schweiz sich hauptsaechlich im unteren Krustenbereich
unterscheiden (vgl. Mueller et al., 1980), beschraenkt sich
das 3D- Modell auf eine einschichtige Unterkruste variabler

Maechtigkeit. Dabei wird angenommen, dass die Maechtigkeit
und Dichte der oberen Kruste (Gneis-Granit- Schichten) im

Untersuchungsgebiet Schwankungen unterworfen ist, die sich
nur in lokalen Schwereanomalien, wie zum Beispiel im Aarmas -

siv (vgl. S. 101), ausdruecken.

Die Tiefenlage der Moho ist in den in Fig. 22b dargestellten
Punkten aus seismischen Messungen und Auswertungen mit der -

selben Methode bekannt. Zwischen den einzelnen Messpunkten
wird fuer das 3D-Krustenmodell linear interpoliert (ohne
Anlehnung an die Schwerekarte). Die Berechnung der Schwere -

Wirkung erfolgt mit dem Rechenprogramm, welches fuer das

Modell des Ivrea-Koerpers benuetzt und auf S. 60 beschrieben

wurde, wobei bei diesen Krustenmodellen die Sphaerizitaet
der Erde beruecksichtigt ist.

Als Parameter fuer die Modelle, deren Schwerewirkungen in den

Figs. 28 und 29 dargestellt sind, dienen die Maechtigkeit (T0 )
der Referenzkruste, welche die Bouguer-Schwere Null ergibt,
und der Dichtekontrast an der Moho (Ap). Die Moho-Tiefe der

mitteleuropaeischen Referenzkruste ist nach Kahle und Werner

(1980) etwa 30 km bei einer mittleren Krustendichte von

2.81 gr/cm3 ueber einem 3-30 gr/cm3 dichten Mantelmaterial.
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Diese Angaben sind mit den Daten ueber die Kruste in der

Schweiz durchaus vertraeglich, wenn man beruecksichtigt,
dass im Modell, welches den Figuren 28 und 29 zugrunde liegt,
nicht die mittlere Krustendichte, sondern der Dichtekontrast

zwischen dem oberen Mantel und der unteren Kruste bestimmt

ist. Die beste Uebereinstimmung zwischen der regionalen

Bouguer-Schwere (Fig. 21, unter Beruecksichtigung der S. 75f

diskutierten lokalen Schwereanomalien) und den auf den ver¬

fuegbaren seismischen Angaben basierenden Krustenmodellen

wird mit einer Referenzkruste von 31 km oder 32 km Maech -

tigkeit (T0 ) und dem Dichtekontrast Ap=0.3 gr/cm3 erzielt. Das

deutet daraufhin, dass die Maechtigkeitszunahme der Kruste

in den Alpen nicht linear auf alle Krustenschichten verteilt

ist, sondern zum groessten Teil durch die zunehmende Maech¬

tigkeit der unteren Kruste hervorgerufen wird, wie dies bereits

frueher vermutet wurde (S. 97).

Aus dem Vergleich der "korrigierten Schwerekarte" nach Abzug der

bekannten lokalen Anomalien (Fig. 21) und der Modellschwerever¬

teilung (Fig. 29b) koennen unter Beruecksichtigung der verblie¬

benen lokalen Stoerungen Anhaltspunkte fuer die Tiefenlage der

Moho in Gebieten mit nur wenigen oder gar keinen seismischen

Daten gewonnen werden. In Fig. 21 fallen vor allem die starke

Abnahme der Schwereanomalien im Helvetikum und die Schwererai-

nima im Rhonetal auf. Waehrend ueber die Tiefenlage der Moho

unter dem Aarmassiv nichts bekannt ist, besitzen wir dank dem

ALP 75 (Ottinger. 1976) genaue Angaben ueber die Krusten¬

maechtigkeit im Rhonetal. Die Moho-Tiefen um 45 km in diesem

Tal lassen sich nur schwer mit der gemessenen Bouguer-Ano-
malie von -170 mgal korrelieren, nachdem unter dem Monte Rosa

bei einer Moho-Tiefe von 58 km eine Bouguer-Schwere von

-150 mgal bestimmt wurde.

Der markante Schweregradient im Helvetikum laesst sich mit ei¬

nem starken Abfallen der Moho erklaeren, wobei moeglicherweise
auch die interne Krustenstruktur unter dem Aarmassiv eine

Rolle spielt. Unter der Molasse liegt die Moho in etwa 32 km

Tiefe mit einer sehr geringen Neigung gegen die Alpen. Am

noerdlichen Alpenrand nimmt die Kruste sehr rasch an Maech -

tigkeit zu und erreicht ein noerdliches Maximum von ca.
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50 km unter dem Aarmassiv. Unter dieser Voraussetzung er -

gibt sich eine sehr gute Uebereinstimmung der regionalen
Schwereanomalie (Modell) mit der gemessenen Bouguer-Schwere
in der gesamten Schweiz (Fig. 30) mit Ausnahme des Rhonetales
zwischen Visp und Martigny. Im Kanton Tessin und im suedlichen

Rheingraben sind dabei die oben beschriebenen (vgl. S. 78
und S.83) Anomalien zu beobachten.

Zusammenfassend koennen aus den seismisch - gravimetrischen
Daten folgende Aussagen ueber den Aufbau der Kruste in der

Schweiz gemacht werden:

- Die regionalen Bouguer-Anomalien stehen im allgmeinen in

direktem Zusammenhang mit den Moho-Tiefen, doch koennen sich

wegen der Form der Aloen bei eindimensionalen Betrachtungen
(lineare Beziehung in Fig. 27) groessere Abweichungen
ergeben.

- Die Krustenmaechtigkeit nimmt vom Jura durch das Mittelland

von 28 km auf ca. 32 km, am Nordrand der Alpen jedoch sehr
stark bis auf ca. 50 km unter dem zentralen Aarmassiv zu.

Waehrend die Moho im Osten die Form eines einfachen Troges
mit den tiefsten Werten in Mittelbuenden hat, muss man im
Westen mit einer komplizierteren Moho-Topographie rechnen.
Die seismischen Daten ergeben eine suedliche Moho-Einsen -

kung von maximal 58 km Tiefe unter dem Mte.Rosa mit re -

lativ steil abtauchenden Flanken im Nordwesten vom Rhone¬
tal und im Suedosten von den Suedalpen her. Der Verlauf

der Bouguer-Anomalien im Berner Oberland parallel zum Strei¬

chen der Alpen (vgl. Fig. 21) und der Schweregradient
unter dem Helvetikum lassen sich nur mit einer groesseren
Moho-Tiefe unter dem zentralen Aarmassiv erklaeren. Damit

ergibt sich auch noerdlich des Rhönetales eine Einsenkung
der Moho von allerdings geringerer Amplitude als diejenige
unter dem Mte. Rosa.

- Die lokalen Abweichungen zwischen den Figs. 21 und 30 sind

auf laterale Dichteunterschiede innerhalb der Kruste zu -
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rueckzufuehren. Nach Abzug der Schwere-Effekte von Molasse

und Ivrea-Koerper sind dies vor allem die Schwereanomalien
in den Taelern (vgl. S. 75), im Tessin, im Aarmassiv und im

Wallis. Waehrend sich aus den Vergleichen der mittleren

Krustengeschwindigkeiten unter dem ALP 75 (Ottinger, 1976)
und unter den Suedalpen (Ansorge et al., 1979 ) einige
Anhaltspunkte fuer laterale Dichteunterschiede zwischen den

Zentralalpen und den Suedalpen (vgl. S. 82) finden lassen,
ist man bei den Anomalien im Aarmassiv und im Rhönetal vor -

erst auf Vermutungen angewiesen. Mit grosser Wahrscheinlich¬
keit ist in diesen beiden Gebieten die im 3D- Moho-Modell ge¬
machte Voraussetzung der vernachlaessigbaren Schwere-Effekte
durch Strukturaenderungen in der oberen Kruste nicht zulaessig

Laterale Dichteunterschiede im obersten Mantel ausserhalb

des Rheingrabens koennen mit Hilfe von Schweremodellen allein
nicht nachgewiesen werden. Fuer die Loesung dieses Problems
ist die seismische Informationsdichte im Untersuchungsgebiet
noch zu gering. Hingegen sind qualitative Modellvergleiche
ueber die Lithosphaeren-Asthenosphaeren-Grenze auf Grund von

Oberflaechenwellen- und Laufzeitresiduen-Untersuchungen
moeglich (vgl. S. 107).

Die von Kahle und Werner (1980) als mitteleuropaeische
Referenz bestimmte Kruste von 30 km Maechtigkeit und

2.81 gr/cm3 Dichte ist mit den Daten fuer die Zentralal¬

pen vertraeglich, wenn man die Zunahme der Krustenmaechtig¬
keit vor allem auf eine Verdickung der unteren Kruste in

den Alpen zurueckfuehrt. Die beiden Referenzkrustenparame¬
ter To (=Maechtigkeit) und Ap (=Dichtekontrast an der Moho)
muessen auf Grund der Modellrechnungen fuer die Kruste in den

Zentralalpen (vgl. Fig. 30 und 31) in den Intervallen 30km
< To <32 km und 0.30 gr/cm3 < Ap < 0.35 gr/cm3 liegen.
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3.5.3 Aenderungen der Lithosphaerenmaechtigkeit

in den Zentralalpen

Nach dem Modell der Plattentektonik ist nicht nur die Erd¬

kruste, sondern sind die Lithosphaerenbloecke als Ganzes
an einer Orogenese durch Interaktion an ihren Raendern

beteiligt. Bei den Alpen stellt sich die Frage nach
der Art der Konsumation der ozeanischen Lithosphaere (eine
oder mehrere Subduktionszonen) in einer frueheren Phase
und nach dem Verhalten der unteren Lithosphaere waehrend
der spaeteren Kollision der beiden Kontinente Eurasien und
Afrika. Ohne im weiteren auf die verschiedenen Modelle des
Ablaufs der alpinen Orogenese (vgl. z.B. Laubscher, 1970;
Hsu,1979) einzugehen, scheint es trotzdem sinnvoll zu sein,
einen Blick auf die geophysikalischen Daten und Aussage -

moeglichkeiten ueber dieses tiefste Stockwerk der Alpen¬
tektonik zu werfen.

Nachdem allfaellige fruehere Subduktionszonen von der an -

schliessenden Kollision der europaeischen mit der adriatisch-
afrikanischen Kontinentalplatte stark ueberpraegt wurden,
liefert die heutige Form der Lithosphaere und der Krusten-
Mantel-Grenze unter den Alpen einen wichtigen Anhalts -

punkt fuer die Vorstellungen ueber den Ablauf der alpinen
Orogenese.

Die Tiefenlage der Lithosphaeren-Asthenosphaeren-Grenze (LAG)
ist im Gebiet der Schweiz und ihrer weiteren Umgebung aus den
Arbeiten von Sprecher (1976), Panza und Mueller (1978) und
Panza et al. (1979) an Oberflaechenwellen und der Untersuchung
von Laufzeitresiduen an teleseismischen P-Wellen von Baer

(1979) bekannt. Mit den Daten von Panza et al . (1979) und
Baer (1979) ergibt sich ein Bild der heutigen Lithosphaere,
welches grosse Aehnlichkeit mit dem Verschluckungsmodel1 von

Laubscher (1970) aufweist.
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Panza et al.(1979) erhalten fuer den Rheingraben, den Jura und

den Bressegraben Lithosphaerenmaechtigkeiten von 50 - 60 km

und eine gegen die Alpen und das "Massif Central" absinkende

LAG. Dagegen finden die gleichen Autoren in einem relativ schma¬

len Gebiet unter den Alpen keine LAG ausgebildet, sondern eine

durchgehende Zone von Lithosphaerengeschwindigkeiten bis in

eine Tiefe von mehr als 200 km. Daran schliesst sich suedlich

unter der Po - Ebene wieder ein Gebiet mit normalen Litho -

sphaerenmaechtigkeiten von 90 - 110 km an. .

Baer (1979) vergleicht die Laufzeitresiduen fuer steil auftau¬

chende P-Wellen-Signale an Stationen im schweizerischen

Mittelland (Krustenmaechtigkeit ca. 32 km) mit denjenigen
der Alpenstationen (Moho-Tiefen von 45 km - 50 km). Aus der

fehlenden Zeitdifferenz, welche aus dem unterschiedlich lan¬

gen Weg durch "langsames" Krustenmaterial resultieren sollte,
schliesst Baer (1979) auf eine Zone unterhalb der Kruste mit

vergleichsweise hoeherer Geschwindigkeit unter den Zentralalpen
Nach der Verteilung der Stationen muss diese Zone am Nordrand

des Aarmassivs beginnen und gegen Sueden sehr rasch an Maech¬

tigkeit gewinnen.

Demgegenueber entspricht das von Sprecher (1976) gezeigte Bild

der LAG einer mit einer konstanten Neigung von 20 - 30 Grad

vom suedlichen Rheingraben gegen SE einfallende'ri europaeischen
Lithosphaerenplatte bis unter die Po- Ebene.

Alle Versuche, die beiden verschiedenen Vorstellungen von

der Form der LAG unter den Zentralalpen ueber Schweremodelle

quantitativ miteinander zu vergleichen, scheitern vorerst

an der ungenuegenden Kenntnis der grossraeumigen Schwere¬

anomalien (lokale Schwerestoerungen) und dem unbekannten

Dichtekontrast an der Grenze zwischen der Lithosphaere
und der Asthenosphaere. Unter gewissen Voraussetzungen
ist jedoch ein rein qualitativer Vergleich moeglich.

Auf Grund der Vp - Geschwindigkeitsangaben von Baer (1979)
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fuer die Zone unter den Zentralalpen und dem Dichtemodell

von Nolet (1976) fuer die Kruste und den oberen Mantel

Mitteleuropas ist ein mittlerer Dichteunterschied von 0.05

gr/cm3 zwischen der unteren Lithosphaere und der oberen

Asthenosphaere wahrscheinlich. Fuer die Modellrechnung wird

die weitere Voraussetzung gemacht, dass es sich dabei um eine

sprunghafte Aenderung der Dichte und nicht um einen langsamen
Uebergang handelt. Waehrend man bei dem Modell von Baer (1979),
Panza und Mueller (1978) und Panza et al. (1979) eine unge-
faehre Vorstellung von der Ausdehnung des anomal tiefreichen¬

den Lithosphaerenmaterials hat, fehlen diesbezuegliche Anga¬

ben bei Sprecher (1976). Unter der zusaetzlichen Voraussetzung,
dass bei beiden Modellen die gleiche Menge Lithosphaerenmate-
rial in die Kollision der Kontinente einbezogen worden sei,
laesst sich der Vergleich durchfuehren.

Die Schwereanomalien haben in beiden Faellen eine maximale

Amplitude von + 60 mgal und sind sich auch in ihren Wellen-

laengen aehnlich. Sie unterscheiden sich jedoch sehr stark in

der Lage des Maximums bezueglich der Alpen. Ein Verschluckungs-
modell (Fig. 32a , vgl. Ampferer,1906; Laubscher, 1970) mit

den Lithosphaerendimensionen von Baer (1979) und Panza et al.

(1979) bewirkt eine Schwereanomalie von +60 mgal in den Zentral¬

alpen und ca. +20 mgal bei Basel. Dagegen ist bei einer nach

Sueden bzw. Suedösten unter die adriatische Platte unterschobe¬

nen europaeischen Lithosphaere (Fig.32b; vgl. Sprecher,1976)
die maximale Schwerewirkung ca. 100 km suedlich der Alpen zu

finden, was nicht beobachtet wird.

Wie oben erwaehnt, ist ein Schwereunterschied von 40 mgal auf

150 km Distanz (Basel - Alpenhauptkamm) fuer ein Litho -

sphaeren-Asthenosphaerenmodell wegen den Unsicherheiten

bezueglich der lokalen und regionalen Schwerestoerungen auf

einer Bouguer-Karte kaum aufloesbar. Wenn hier das Verschluk-

kungsraodell (Fig.32a) vorgezogen wird, so geschieht dies aus

den beiden folgenden Gruenden:

- Die negative Schwereanomalie in den Zentralalpen ist im

Vergleich zu den Moho-Tiefen gegenueber dem weltweiten
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Durchschnitt sehr klein. Wenn dies teilweise durch einen

positiven Schwere-Effekt der Lithosphaere erklaert werden

soll, so muss diese Anomalie ihr Maximum im Gebiet mit den

groessten Moho-Tiefen (Zentralalpen) und nicht 100 km

suedlich (unter der Po - Ebene) erreichen.

- Der Verlauf der Moho-Diskontinuitaet in der Schweiz, welcher

durch die seismischen und gravimetrischen Daten angezeigt
ist, stimmt qualitativ sehr gut mit der Form der Lithosphae¬
re in einem Verschluckungsmodell ueberein.

Die wichtigste Schlussfolgerung aus den qualitativen Modell¬

rechnungen der Lithosphaere bezieht sich jedoch auf die Dis¬
kussion um den geringen Dichtekontrast von 0.3 gr/cm3 an der
Moho in den Zentralalpen. Wie in Fig. 28 ersichtlich ist,
haette ein Dichtekontrast von 0.5 gr/cm3 an der Moho einen

Schwereunterschied von mehr als 290 mgal zwischen Basel und

Davos zur Folge. Um diese zu grosse Schwerewirkung der Aende¬

rung der Krustenmaechtigkeiten auf das beobachtete Mass

(Schwereunterschied von 160 mgal zwischen Davos und Basel)
zu reduzieren, muesste aus einem LAG - Modell (vgl. Fig. 32)
ein Schwereunterschied von mehr als 100 mgal zwischen Basel

und Davos resultieren. Lithosphaerenmodelle mit Schwere¬

unterschieden von 100 mgal auf solch kurze Distanzen (relativ
zur Tiefe der Stoerkoerper) basieren auf eher unrealisti¬

schen Dichtekontrasten an der LAG von 0.2 gr/cm3 und mehr
und haben sehr grosse Aenderungen im regionalen Schwerefeld
zur Folge. Eine Kontrolle solcher grossraeumiger Lithosphae¬
renmodelle fuer Mitteleuropa ist vorerst wegen der Problema¬
tik der lokalen Schwere-Effekte von oberflaechennahen Stoer¬

koerpern nicht moeglich. Ein weiteres wichtiges Problem im

Zusammenhang mit Schweremodellen der gesamten Lithosphaere
ist die Bestimmung einer sicheren Referenz (vgl. S.16). Auf

Grund des heute vorliegenden Datenmaterials muessen deshalb

Alpenmodelle ausgeschlossen werden, welche den Schwere-Effekt
der Kruste bei einem Dichtekontrast von 0.5 gr/cm3 an der

Moho mit einer Dichteinhomogenitaet im oberen Mantel voll-

umfaenglich auf das beobachtete Mass zu reduzieren versu¬

chen .
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Die bis heute vorliegenden Daten ueber die Lithosphaere und

Asthenosphaere in den Zentralalpen (vgl. Sprecher,1976;
Miller et al.,1978; Panza und Mueller,1978; Panza et al.,
1979 und Baer, 1979) genuegen nur einem qualitativen Modell

(Fig. 32). Um den Lithosphaereneffekt auf den in dieser Ar¬

beit vorgestellten Dichtekontrast von 0.3 gr/cm3 an der
Moho und seine Konsequenzen fuer den Aufbau der Kruste in

den Zentralalpen quantitativ abzuschaetzen, fehlen vor allem

genaue Angaben ueber die Lithosphaere in den Suedalpen. Es

ist zu hoffen, dass diese Informationsluecke in den naech-

sten Jahren geschlossen werden kann.
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4. ISOSTASIE IN DEN ZENTRALALPEN

Seit langem ist aus den Messungen der Erdschwere und der Lot¬

abweichungen bekannt, dass unter den Gebirgen Massendefizite
bestehen, welche den Massenueberschuss an der Erdoberflaeche
in Form der Berge zu kompensieren scheinen. Dieses als iso -

statisches Prinzip bezeichnetes Phaenomen beobachtet man in
allen Gebirgen der Erde. Die verschiedenen isostatischen Mo -

delle, welche zur Erklaerung des Beobachtungsmaterials vor -

geschlagen worden sind, stimmen zwar in ihrem Effekt ueberein,
weisen jedoch bezueglich der Verteilung der Massendefizite im
Erdinnern grosse Unterschiede auf.
Das von Airy und Heiskanen vorgeschlagene Modell ist trotz
seines einfachen Aufbaus in der Lage, differenzierte Verti -

kalbewegungen innerhalb eines eng begrenzten Raumes wie der
Schweiz verstaendlich zu machen (vgl. Kahle et al. , 1976a).
Nach diesem Modell stehen die mittlere Hoehe der Topographie
und die Maechtigkeit der Erdkruste in direktem Zusammen¬
hang (vgl. Fig. 33).
Waehrend in den Faellen a,b und c in Fig. 33 das isostatische
Gleichgewicht erreicht ist, hat der Krustenblock d in Fig.33
eine zu geringe topographische Hoehe (Erosion?) entsprechend
seiner Moho-Tiefe und wird deshalb isostatisch angehoben.
Aus verschiedenen Ueberlegungen (Erosion im Gleichgewicht mit
mittleren Hebungsraten in Gebirgen; Sedimentation im Gleich -

gewicht mit mittleren Senkungsraten in Becken; Hebung von

Skandinavien nach dem Abschmelzen der Gletscher aus der letz¬
ten Eiszeit) kann auf fuer geologische Begriffe relativ
rasche Ausgleichsbewegungen geschlossen werden. So hat man

fuer die postglaziale Hebung von Skandinavien eine Periode
von einigen tausend Jahren gemessen (vgl. dazu Moerner,
1980).

Der Vorteil des Airy - Heiskanen - Modells liegt in der
einfachen Erklaerung der durch die Erosion und Sedimentation
hervorgerufenen isostatischen Ausgleichsbewegungen. Demgegen-
ueber muessen bei dem von Pratt und Hayford vorgeschlagenen Mo¬
dell fuer die gleichen Bewegungen Aenderungen in den Dichte-
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verhaeltnissen der Krustenbloecke angenommen werden. Verschie¬
dene Untersuchungen (Woollard, 1970) weisen darauf hin, dass

Aenderungen in den Mineralzusammensetzungen in der unteren

Kruste und im oberen Mantel beim Erreichen des isostati -

sehen Gleichgewichts in den verschiedenen Gebieten der Erde
eine wichtige Rolle spielen koennten. Die seismischen Mes -

sungen der Tiefenlage der Moho liefern jedoch klare Anzeichen

fuer einen direkten Zusammenhang zwischen der Krustenmaech -

tigkeit und der mittleren topographischen Hoehe, wie er dem

Airy - Heiskanen - Modell zugrundeliegt. Allerdings duerf -

ten weltweit erhebliche Unterschiede in den mittleren Kru -

stendichten und somit verschiedene Maechtigkeitsbedingungen
fuer das Erreichen des isostatischen Gleichgewichts beste¬

hen (Woollard, 1970).
Um die isostatischen Anomalien aehnlich den Bouguer-Anomalien
in groesseren Gebieten miteinander vergleichen zu koennen,
muessen jenen nicht nur das gleiche isostatische Modell, son¬

dern auch die gleichen Modellparameter, welche das Gleichge¬
wicht definieren, zugrundeliegen. Fuer die Karte der isostati¬

schen Anomalien der Schweiz (Klingele, 1979) wurde deshalb

das allgemein verwendete Airy-Heiskanen-Modell mit einer

normalen Krustenmaechtigkeit von 32 km bei Null Meter Topo¬
graphie benuetzt. Die Dichte der topographischen Auflast be-

traegt 2.67 gr/cm3 , diejenige der Kruste 2.81 gr/cm3 und

diejenige des oberen Mantels 3-31 gr/cm3, wobei beim Airy-
Heiskanen-Modell nur der Dichtekontrast zwischen Kruste und

Mantel eine Rolle spielt.

4.1 Isostatische Anomalien (Airy-Heiskanen-Modell) und

rezente Hebungsraten

Die isostatischen Anomalien sind die Differenz zwischen der

gemessenen Schwere und den fuer eine isostatisch kompensier¬
te Topographie berechneten Schwerewerten. Der direkte Ver -

gleich dieser isostatischen Anomalien nach dem Airy-Heiska-
nen-Modell mit rezenten Hoehenaenderungen in denselben Gebie-
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ten beruht auf dem Zusammenhang der Schwereanomalien mit den

Krustenmaechtigkeiten (vgl. S.94 ). Eine zu geringe Schwere

(d.h. negative isostatische Anomalie) koennte durch eine ent¬

sprechend der Topographie zu grosse Krustenmaechtigkeit her¬

vorgerufen sein. Dies wiederum entspricht dem Fall d in der

Fig. 33 und hat, wie erwaehnt, eine isostatische Hebung dieses

Gebiets zur Folge.
Wie Kahle et al. (1976b) zeigen konnten, korrelieren die rezen¬

ten Hebungsraten (Jeanrichard, 1975; Gubler, 1976) entlang den

Linien Visp-Chur und Luzern-Chiasso in den Zentralalpen im all¬

gemeinen sehr gut mit den isostatischen Anomalien in diesem Ge¬

biet (vgl. auch Gubler et al.,1980).

Obwohl die sich daraus ergebenden Erklaerungen fuer die Hebungs-
vorgaenge in den Alpen sehr einfach und ueberzeugend sind, wer¬

fen die dem isostatischen Modell zugrunde liegenden Vorstellun¬

gen in den Zentralalpen einige Probleme auf.

Die isostatischen Anomalien beruhen auf der mittleren Dichte von

2.67 gr/cm3 fuer die Gesteinskomplexe, welche ueber dem Meeresni¬

veau liegen. Lokale Abweichungen in den Gesteinsdichten an der

Erdoberflaeche werden in den Zentralalpen vor allem in den bei¬

den isostatischen Minima bei Visp und Chur wegen der quartaeren
Sedimente in den Taelern gemessen. Diese lokalen Dichteunter -

schiede in den topographischen Gesteinsmassen koennen im Falle

der Alpentaeler Schweredefizite von bis zu - 15 mgal hervorrufen

(vgl. S.85f ) und bewirken damit zu geringe isostatische Schwere-

werte. Andererseits ist die effektive Wirkung der topographi -

sehen Auflast in den Alpentaelern wegen der niedrigeren Dichte

geringer als im isostatischen Modell angenommen. Dies wiederum

haette zu positive isostatische Anomalien zur Folge. Leider

ist jedoch die Schlussfolgerung, die beiden Schwereeffekte

wuerden sich in etwa aufheben, wegen den unterschiedlichen

Distanzen zwischen einem Messpunkt und den beiden Stoerkoerpern
falsch.

So zeigt eine Karte der isostatischen Anomalien ganz aehnliche

lokale Schwerestoerungen (z.B. Alpentaeler) wie eine Bouguer -

Karte (vgl.Fig.21 und Fig.34b) und eine Korrektur der gemessenen
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Schwerewerte um die Effekte der groessten Schwerestoe-

rungen scheint auch bei den isostatischen Anomalien an¬

gebracht ( Fig. 34a ). Waehrend dies bestimmt fuer die

oberflaechennahe Schwerestoerung durch die Molasse zutrifft,

stellt sich beim tiefreichenden und ausgedehnten Ivrea-

Koerper die Frage, inwiefern das ueberdurchschnittlich dich¬

te Gesteinsmaterial die lokalen isostatischen Verhaeltnisse

beeinflusst. Da nach den Altersbestimmungen (Hunziker,
1978) feststeht, dass das dichte Material schon in voralpi¬

ner Zeit in der oberen Kruste vorhanden war, ist anzuneh¬

men, dass seit dieser Zeit entweder groessere nichtiso-

statische Kraefte auf die Kruste in diesem Gebiet wirken,

oder dass das isostatische Gleichgewicht fuer ganz verschie¬

dene Krustentypen in unmittelbarer Nachbarschaft zueinander

erreicht werden kann.

Diese Ueberlegungen werfen auch die Frage nach den geophysi-,
kaiischen Konsequenzen des Airy-Heiskanen-Modells fuer die

Vorstellungen ueber den Aufbau der Erdkruste auf. Beim iso¬

statischen Modell muss die mittlere topographische Hoehe in

den verschiedenen Gebieten von einer konstanten Groesse

bestimmt werden. Aus dem isostatischen Modell von Airy-
Heiskanen folgt, dass an den Grenzflaechen zwischen die -

sen Gebieten, welche Querschnitte durch ganze Krusten¬

saeulen darstellen, keine Kraefte auftreten duerfen, die

das Erreichen des isostatischen Gleichgewichts jeder die¬

ser Krustensaeulen verlangsamen oder verunmoeglichen wuer-

den .

In einem Gebiet von bekannten horizontalen Druckspan¬

nungen (vgl. Illies und Greiner.1978) ist die Voraussetzung
von sich untereinander unabhaengig bewegenden Krusten

saeulen eine eher schlecht zutreffende Annahme. Ausser¬

dem erhebt sich die Frage nach der Groesse dieser Ge¬

biete von mittleren topographischen Hoehen. Eigene Be¬

rechnungen mit Gebieten verschiedener Groesse (3 km * 3 km

bis 15 km * 15 km) in den Schweizer Alpen haben jedoch ge¬

zeigt, dass die isostatischen Anomalien in ihrem groben
Verlauf in nur geringem Masse von diesem Unsicherheits-

faktor abhaengen.
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Im weiteren basieren die isostatischen Anomalien auf der
im Airv-Heiskanen-Modell angenommenen Krustenmaechtig¬
keit fuer ein kontinentales Gebiet auf Meereshoehe. Im

Falle der Karte der isostatischen Anomalien der Schweiz

(Klingeil, 1979) betraegt diese Referenzkrustenmaechtig-
keit 32 km. Aenderungen an dieser Krustenmaechtigkeit
(vgl. mittlere Krustenmaechtigkeit von Europa ist nach

Kahle und Werner,1980, etwa 30 km und ebenso fuer die

Schweiz gemaess der vorliegenden Arbeit, S.104 ) bewirken

nur eine mehr oder weniger konstante Aenderung der Werte
der isostatischen Anomalien. Das bedeutet jedoch, dass

die isostatischen Anomalien nur relativ als Unterschiede
zwischen zwei benachbarten Gebieten Aussagekraft besitzen.
Insofern koennen diese Anomalien sehr gut mit den rezen¬

ten Hebungsraten verglichen werden.

Die Amplituden der isostatischen Anomalien sind in den

Alpen um einiges geringer als diejenigen der gleichenorts
gemessenen Bouguer-Anomalien. Das hat seinen Grund darin,
dass die Bouguer-Schweren hauptsaechlich durch die Aende¬

rungen in der Krustenmaechtigkeit hervorgerufen werden

und dieser Effekt seinerseits zum groessten Teil durch die

isostatische Massenkompensation bedingt ist und deshalb

in den isostatischen Anomalien nicht zum Ausdruck kommt.

Die geringeren Amplituden der isostatischen Anomalien ha¬
ben jedoch Konsequenzen fuer die Aussagekraft von lokalen

Schwereunterschieden, indem fuer oberflaechennahe und

allfaellige intrakrustale Schwerestoerungen die gleichen
Unsicherheiten existieren, wie sie bei den Bouguer-Anoma¬
lien genannt wurden (vgl. S.l4f ). Da diese Unsicherhei¬
ten einen weit groesseren Anteil an den isostatischen
Anomalien ausmachen und diese teilweise in den Amplituden
sogar uebertreffen (vgl. Fig. 34a und 34b im Gebiet der

noerdlichen Ivrea-Zone) , kann ein Vergleich der isostati¬

schen Anomalien mit den rezenten Hebungsraten nur regio¬
nal stattfinden. Lokale Uebereinstimmungen der beiden

Messgroessen sind vor einer genaueren Korrektur der Schwe-
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rewerte in den Zentralalpen um die oberflaechennahen Stoe¬

rungen eher als zufaellig zu werten.

Von den isostatischen Anomalien nach der Kompensation fuer

den Ivrea-Effekt her gesehen kann die Schweiz in die folgen¬
den Gebiete unterteilt werden: Jura und Molasse, Aarraassiv,

Buendnerland, Gotthard-Region mit Tessin, Wallis (Fig.34a).
Waehrend in der Molasse eine sehr geringe isostatische Ano¬

malie mit ebenso geringen Hebungs- beziehungsweise Sen -

kungsraten korreliert, ist die im Jura beobachtete (relativ
zur Molasse) positive isostatische Anomalie schwerer ver-

staendlich. Sie ist Ausdruck der hoehergelegenen Moho (vgl.
Fig. 23) bei einer groesseren mittleren topographischen
Hoehe. Es ist anzunehmen, dass die Hochlage der Moho unter

dem Jura und ihr Abfallen unter der Molasse gegen die Alpen
hin auf die grossraeumigen plattentektonischen Vorgaenge
in Mitteleuropa zurueckzufuehren ist (Rhein - Bresse - Gra¬

benstruktur ; alpine Orogenese). Da die Differenz in den

isostatischen Anomalien zwischen Molasse und Jura dem

Schwereeffekt aus der unterschiedlichen Krustenmaechtig¬
keit entspricht, kann es sich nicht um lokale Dichteunter¬

schiede innerhalb der Kruste handeln. Ohne die offenbar

noch andauernden tektonischen Vorgaenge muesste deshalb

im Jura gegenueber der Molasse eine isostatische Absen¬

kung erwartet werden.

Eine noch andauernde Senkung des Molassetrogs gegen¬
ueber einer allgemeinen Hebung der Alpen ist eines der

wichtigsten Ergebnisse aus der Bestimmung der rezenten He¬

bungsraten in der Schweiz (vgl. Fig. 6, nach Gubler et al.,

1980). In dieser allgemeinen Form stimmen auch die isostati¬

schen Anomalien mit den rezenten Hebungsraten sehr gut ueber-

ein. Der Nordrand des Aarmassivs scheint dabei die Funktion

einer Drehachse zu haben, wenn man die beiden Vertikalbe¬

wegungen als das Kippen eines einzigen Krustenblocks ver¬

stehen will.

Diese Vertikalbewegungen stehen im Einklang mit den aus

geologischen Daten (vgl. Truempy, 1973) anzunehmenden

Hebungen und Senkungen waehrend den letzten 20 Mio. Jah¬

ren. Gleichzeitig sind diese Bewegungen beispielhafter
Ausdruck der physikalischen Konsequenzen des isostati -

sehen Modells von Airy-Heiskanen, indem starke Erosion
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isostatische Hebung und starke Sedimentation eine ent¬

sprechende Senkung zur Folge haben.

Problematischer ist der regionale Vergleich der Hebungs¬
raten mit den isostatischen Anomalien in den Zentralalpen
selbst. Waehrend in den Gebieten um Chur und Visp eine
sehr gute Uebereinstimmung (vgl. Fig. 34a und Fig. 6)
zu beobachten ist, finden wir im Unterwallis und im Tessin

groessere Abweichungen. Dabei spielt im Tessin die posi¬
tive Schwereanomalie, die auch in der Schwerekarte

(Fig. 21) sichtbar ist, eine wichtige Rolle bei der star¬

ken Zunahme der isostatischen Anomalien von ca. - 20 mgal
am Gotthard gegen Sueden auf mehr als + 20 mgal am Lago

Maggiore. Diesen positiven isostatischen Anomalien, welche

eine Absenkung des Tessins gegenueber dem Gotthard zur

Folge haben sollten, stehen die starken rezenten Hebungs¬
raten in der Leventina gegenueber. Umgekehrt finden wir im

unteren Wallis bei stark negativen isostatischen Anomalien

praktisch keine rezenten Vertikalbewegungen, oder relativ

zum oberen Wallis Senkungstendenzen, obwohl die isosta¬

tischen Schwerewerte negativ sind.

Falls man sich jedoch auf die Linie Visp - Gotthard -

Chur beschraenkt und die oben beschriebenen Abweichun¬

gen lokalen Stoerungen zuschreibt, laesst sich eine Kor¬

relation der isostatischen Anomalien mit den rezenten

Hebungsraten beobachten, welche zudem noch mit den geo¬

logisch - petrographisch bestimmten Gesamthebungsraten
in den Zentralalpen im Einklang steht (vgl. auch Gubler et

al.,1980). Danach entspricht das Gebiet suedlich des Gott¬

hard passes dem Kulminationspunkt der alpinen Tektonik, wo¬

bei heute Gesteine an der Erdoberflaeche anstehen, welche

einst in 15 - 20 km Tiefe lagen (Wagner et al.,1977; Werner,
1980).
Der Gesamthebungsbetrag nimmt vom Tessin nicht nur gegen
Norden bis zum Suedrand der Molasse und im Sueden bis an

die Insubrische Linie ab, sondern verringert sich auch in

Richtung der Gebirgsachse sowohl gegen Osten als auch

gegen Westen. Wird diese Hebung hauptsaechlich isostati¬

schen Ausgleichsbewegungen einer durch tektonische Vor-
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gaenge zu maechtigen Kruste zugeschrieben, so koennte man

schliessen, dass im Tessin diese Ausgleichsbewegungen
weiter fortgeschritten sind und heute vor allem im Buend-

nerland und im oberen Wallis noch groessere Massendefizite

bestehen. Die Abkuehl- und Hebungsabfolge der Krustenbloecke

der Zentralalpen (Wagner et al.,1977; Werner,1980) zeigt eine

deutliche Abnahme der Hebungsgeschwindigkeiten waehrend der

letzten 7-13 Mio. Jahren im Tessin. Dem steht eine etwa

konstante Hebungsrate im Gotthard-Gebiet und eine beschleu¬

nigte Hebung in der Monte Rosa- und Simplon-Antigorio - Ge¬

gend gegenueber.

4.2 Isostatische Anomalien mit einem Modell der

elastischen Kruste

Im isostatischen Modell von Airy - Heiskanen muessen sich die

einzelnen Krustensaeulen unabhaengig voneinander in vertika¬

ler Richtung bewegen koennen. Dies ist eine modellmaessige
Vereinfachung, die in Gebieten mit horizontalen Druckspannungen
(vgl. Mueller et al.,1976; Ahorner , 1978; Illies und Greiner , 1978)
eigentlich unzulaessig ist. Es erscheint deshalb als sinnvoll,
die isostatischen Anomalien im Alpenraum zusaetzlich mit ei¬

nem anderen isostatischen Modell zu berechnen, welches an¬

stelle von beliebig vielen vertikalen Bruchflaechen durch die

Kruste eine unzerbrochene, durchgehende Krustenschicht annimmt.

Waehrend der isostatische Ausgleich beim Airy - Heiskanen -

Modell lokal stattfindet, basiert das Modell von Vening
Meinesz (1931,1939) auf einem regionalen isostatischen Gleich¬

gewicht. Nach diesem Modell ist die Topographie die Auflast

auf einer zusammenhaengenden elastischen Krustenplatte,
welche auf einem dichteren, fluessigen Mantel schwimmt.

Das Modell von Vening Meinesz bewaehrt sich in ozeanischen

Gebieten mit der Lithosphaere als elastischer Schicht und

der Asthenosphaere als fluessiges SubStratum (vgl.z.B. Walcott,
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1970). In kontinentalen Gebieten ist jedoch die Lithosphae¬
re zu maechtig und deshalb die Einsenkung durch die Gebirge

weit geringer und lateral ausgedehnter, wie wir aus seismischen

Messungen ueber die Tiefenlage der Lithosphaeren-Astheno -

sphaerengrenze wissen. Man ist deshalb gezwungen, fuer Kon¬

tinente auf das urspruengliche Modell der elastischen Kruste

allein zurueckzugreifen.

In Fig. 35a sind der Schwereeffekt der isostatisch (nach
dem Vening Meinesz - Modell) kompensierten Topographie und

in Fig. 35b die entsprechenden isostatischen Anomalien dar¬

gestellt. Aus dem Vergleich der Fig. 35a mit der Fig. 21

wird deutlich, dass die Massenkompensation im Vening Mei -

nesz-Modell fuer die Aloen zu stark regionalisiert ist und

deshalb die Schwereanomalie der isostatisch ausgeglichenen
Kruste (Fig. 35a) eine zu geringe Amplitude bei einer zu

grossen Wellenlaenge besitzt. Dieses mit einer normalen

Kruste von 30 km Maechtigkeit und einer Dichte von 2.81

gr/cm3 gegenueber 3-31 gr/cm3 fuer den oberen Mantel be -

rechnete isostatische Modell hat jedoch gegenueber dem

Airv-Heiskanen-Modell den Vorteil, dass es nicht nur die

lokale mittlere Hoehe, sondern auch die Breitenausdehnung
des Gebirgszugs beruecksichtigt. Deshalb rauesste sich nach

dem Vening Meinesz - Modell eine breite Einsenkung der Moho

vor allem unter Graubuenden ausbilden, welche auch tat

saechlich beobachtet wird (vgl. Fig. 5).

Die grossen Unterschiede in den lokalen topographischen
Verhaeltnissen der Zentralalpen koennen allerdings
mit diesem isostatischen Modell nicht voll beruecksich¬

tigt werden. Lokale Korrelationen von rezenten Hebungs¬
raten und isostatischen Anomalien sind deshalb beim

Vening Meinesz - Modell weniger zu erwarten als beim

Airv - Heiskanen - Modell. Im allgemeinen ist jedoch
eine gute regionale Uebereinstimmung der mit den beiden

verschiedenen Modellen berechneten isostatischen Anoma¬

lien (vgl. Fig. 35b und Fig. 34b) zu beobachten.
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4.3 Die isostatischen Anomalien und die Mohokarte

der Schweiz

Auch wenn die lokale Uebereinstimmung zwischen den rezen¬
ten Hebungsraten und den isostatischen Anomalien noch mit
einigen offenen Fragen verknuepft ist, so lassen sich aus

diesen Modellrechnungen doch verschiedene Angaben ueber
den Aufbau der Kruste in den Zentralalpen gewinnen.
Die isostatischen Anomalien nach dem Airy - Heiskanen -

Modell sind Ausdruck der vom isostatischen Gleichgewicht
abweichenden Krustensaeulen. Der langwellige Anteil die¬
ser Anomalien ist mit dem Schwereeffekt der zu grossen
oder zu kleinen Krustenmaechtigkeit gleichzusetzen. Ueber
die im isostatischen Modell verwendeten Parameter (normale
Krustenmaechtigkeit T. mittlere Dichte der Kruste p ,des
oberen Mantels pM und der Topographie pT ) koennen neben den
isostatischen Anomalien auch die entsprechenden Maechtig-
keiten der Krustensaeulen berechnet werden.
Die regionalen isostatischen Anomalien in Fig. 34a schwan¬
ken zwischen - 40 mgal und + 30 mgal. Der Fig. 34a liegt
eine normale Krustenmaechtigkeit von 32 km, ein Dichtekont¬
rast ( Apm ) von 0.5 gr/cm3 zwischen der Kruste und dem
oberen Mantel und eine Dichte der Topographie von 2.67
gr/cm3 zugrunde. Aus der Fig. 8 kann abgeschaetzt werden,
dass den genannten isostatischen Anomalien bei einem Dichte¬
kontrast von 0.5 gr/cm3 Abweichungen vom Gleichgewichts¬
zustand in der Krustenmaechtigkeit um 3 bis 4 km entsprechen

Bei der Diskussion der isostatischen Anomalien (Fig. 34a)
fuer das genannte Modell ( T = 32 km, aPmk = 0.5 gr/cm3 an

der Moho) setzt man deshalb mittlere Abweichungen zwischen
der isostatisch ausgeglichenen und der tatsaechlich beobach¬
teten Krustenmaechtigkeit von weniger als 4 km in den Aloen
voraus. In Fig. 36a ist die Tiefenlage der Moho fuer eine
isostatisch ausgeglichene Topographie nach dem oben be -
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schriebenen Modell dargestellt. Der Vergleich mit den seis¬

misch gemessenen (im Einklang mit den gleichen Schweredaten,

jedoch ueber die Bouguer-Anomalien bestimmten) Krustenmaech-

tigkeiten (Fig. 22b) zeigt eine grundsaetzliche Abweichung
von etwa 10 km in der Moho-Tiefe auf.

Demgegenueber kann das gleiche isostatische Modell nach

Airv - Heiskanen, jedoch mit den Parametern T = 32 km

und ApMK = 0.3 gr/cm3 an der Moho, die gestellte Bedingung
der im allgemeinen bis auf etwa 5 km Abweichung (vgl.
Fig.8, fuer Ap=0.3 gr/cm3), isostatisch ausgeglichenen
Krustenmaechtigkeit erfuellen (Fig. 36b). Dabei weichen

die mit diesem Modell berechneten isostatischen Anoma -

lien (Fig. 37) kaum von den oben gezeigten (Fig. 34a)
ab, wenn man den relativen Charakter dieser Schwerewerte

beruecksichtigt.
Ein genauer Vergleich der isostatisch ausgeglichenen Moho

(Fig. 36b) mit den gemessenen Moho-Tiefen (Fig. 22b) deu¬

tet darauf hin, dass mit diesem Krustenmodell (T=32 km,

ApkJ. = 0.3 gr/cm3 an der Moho) eine untere Grenze des

Dichtekontrasts an der Moho bestimmt wurde. Ausserhalb der

Alpen koennte der Dichtekontrast an der Krusten-Mantel-

Grenze auch hoehere Werte bis zu den eingangs benuetzten

Ap = 0.5 gr/cm3 erreichen, wie der LVL unmittelbar ueber

der Moho anzudeuten scheint (Mueller et al.,1976,1980).

4.4 Zur Bedeutung der isostatischen Anomalien und

ihrer Korrelation mit den Hebungsraten

Die isostatischen Anomalien sind Ausdruck der Abweichun¬

gen der tatsaechlichen von den theoretisch bestimmten Massen¬

verteilungen. Ueber die Bedeutung dieser theoretischen Mas¬

senverteilungen fuer den internen Aufbau der Kruste und des

oberen Mantels und die damit verbundenen Kraefte kann aus

den isostatischen Anomalien auf vertikale Massenbewegungen
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im Zusammenhang mit der Gebirgsbildung geschlossen werden.

Neben den beiden genannten Modellen (Airy-Heiskanen und Vening
Meinesz) existieren verschiedene weitere isostatische Mo¬
delle (vgl. dazu Heiskanen und Vening Meinesz,1958; Gar¬

land, 1965). Eine Moeglichkeit, isostatische Anomalien ohne
die Voraussetzung eines bestimmten Kompensationsmodells zu

berechnen, wird von Dorman und Lewis (1970) aufgezeigt.

Die Untersuchungen von Dorman und Lewis (1970) und Lewis und
Dorman (1970) ueber die isostatischen Verhaeltnisse in Nord¬
amerika zeigen auch die Bedeutung der Schwereeffekte auf, die
durch Abweichungen von der normalen Dichteverteilung einer sym¬

metrischen Erde entstehen. Es waere interessant, die von Dorman
und Lewis (1970) entwickelte Methode auf das Schwerefeld und die

Topographie der Schweiz anzuwenden. Dies wird jedoch erst nach

Fertigstellung der "Dichteprovinzkarte der Schweiz" (in Be¬

arbeitung durch die Schweizerische Geophysikalische Kom¬

mission) moeglich sein, da mit Hilfe dieser Karte neben den

Schwereeffekten des Ivrea-Koerpers und der Molasse-Sedimente
auch die Wirkungen der kleineren, oberflaechennahen Stoer¬
koerper erfasst werden koennen.

Die beiden in dieser Arbeit benuetzten isostatischen Modelle
stehen fuer zwei extreme Vorstellungen vom Aufbau der Litho¬

sphaere, von welchen sich jede in verschiedener Hinsicht be-
waehrt hat (vgl. Woollard, 1970, fuer das Airy-Heiskanen-Mo-
dell und Walcott, 1970, fuer das Modell der elastischen Litho¬

sphaere nach Vening Meinesz). Wir besitzen jedoch Daten ueber
nicht unerhebliche Horizontalspannungen in den Zentralalpen,
welche einige der Voraussetzungen fuer die bekannten isosta¬
tischen Modelle in Frage stellen.

Sowohl die In-situ-Spannungsmessungen (Illies und Greiner,
1978) als auch seismologische Untersuchungen (Pavoni,1976;
Maver-Rosa und Mueller. 1979) geben Auskunft ueber anhal¬

tende, z.T. betraechtliche Horizontalspannungen in den

obersten 15 krr der Kruste in den Zentralalpen. Wie Pavoni

(1976) zeigen konnte, entspricht da3 heutige Bild weit-
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gehend dem Spannungsfeld, welches die juengste alpidische
Deformation im Bereich der noerdlichen Zentralalpen (Lab¬

hart, 1966) verursachte.

Auf Grund dieser Daten muss das Airy - Heiskanen - Modell als

eine fragwuerdige Grundlage fuer die Berechnung der isosta¬

tischen Anomalien in der Schweiz betrachtet werden. Anderer¬

seits darf trotz diesen Horizontalspannungen die Erdkruste

im Gebiet der Schweiz kaum als eine durchgehende, elasti¬

sche Schicht (Vening Meinesz - Modell) bezeichnet werden.

Waehrend die heute beobachteten Horizontalspannungen fuer

die Alpentektonik wichtige Stoerungsflaechen moeglicherwei-
se blockieren (keine grosse Seismizitaet an der Insubrischen

Linie im Gebiet der Zentralalpen, vgl. Mayer-Rosa und Muel¬

ler, 1979), koennen durch das heutige Spannungsfeld auch

aeltere Stoerungen reaktiviert oder neue gebildet wer¬

den. Ebenso waere es denkbar, dass durch die Neigungen der

beiden Stoerungsflaechen der Insubrischen Linie und der

Rhone - Rhein - Linie, wie sie im Modell der Geotraverse

Basel - Chiasso (vgl. Fig. 7) dargestellt sind, das da¬

zwischenliegende Gebiet auf Grund von anhaltenden Hori¬

zontalspannungen nicht-isostatisch angehoben wird.

Fuer eine genaue Analyse der isostatischen Verhaeltnisse

in den Zentralalpen waere ein kombiniertes Airy-Heiskanen-
Vening Meinesz - Modell noetig, welches neben den bekann¬

ten tiefreichenden Stoerungen auch die Elastizitaet der

Krustenbloecke beruecksichtigt. Allerdings fehlen bis

heute die dazu noetigen genauen Angaben ueber die Visko-

sitaet des oberen Mantels. Um die mit einem derart dif¬

ferenzierten isostatischen Modell verbundenen Krusten-

und Mantelparameter zu bestimmen, muessten neben dem

inneren Aufbau der Kruste auch die rezenten Hebungs¬
raten flaechenmaessig bekannt sein.

Schon der Vergleich der in dieser Arbeit mit den beiden

Modellen berechneten isostatischen Anomalien zeigt die

Bedeutung der tiefreichenden Stoerungen in der Kruste.
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An diesen Stoerungsflaechen kann ueber differenzielle

Vertikalbewegungen der isostatische Ausgleich auch lo¬
kal stattfinden. Neben den isostatischen Anomalien ge¬
ben auch die Modellrechnungen von Neugebauer et al. (1980)
eine Vorstellung von differenziellen Bewegungen an den

wichtigsten Stoerungsflaechen in den Alpen als Folge
des gegenwaertig herrschenden Spannungsfeldes. Aus die¬
sem Grund ist die Kenntnis der Hebungsraten nicht ent¬

lang, sondern quer zu den Hauptstoerungslinien in den

Zentralalpen fuer das Verstaendnis der isostatischen

Verhaeltnisse von entscheidender Bedeutung.
Die Hoehenaenderungen im Gotthard-Eisenbahntunnel (Funk
und Gubler, 1980) zeigen auf eindrueckliche Art die auf

Grund der lokalen geologischen Verhaeltnisse unter¬

schiedlichen Vertikalbewegungen, welche sich der von

Gubler et al. (1980) gefundenen allgemeinen Hebung
des Alpenkoerpers ueberlagern (vgl. Fig. 6).

Obwohl die geodaetisch bestimmten Hebungsraten nicht

unbedingt tatsaechlichen Hoehenaenderungen, sondern

ebenso gut Massenverschiebungen innerhalb der Erde ent¬

sprechen koennen, Hessen sich aus wiederholten Messun¬

gen auf kurze Distanzen ueber aktive Bruchsysteme hin¬

weg wichtige Informationen ueber das gegenseitige Ver¬

halten von ganzen Krustenbloecken gewinnen. Die bis

heute vorliegenden Daten lassen auch ein Kippen (Ab¬
senken des "Basement" unter der Molasse bei gleichzeiti¬
ger Hebung des Aarmassivs als Folge einer "flake"- Tek¬

tonik) und Drehen von ganzen Krustenbloecken (z.B. Le-

pontin, nach Heller,1980, waehrend einer Zeit grosser

Horizontalbewegungen an der Insubrischen Linie) als moeg¬
lich erscheinen.

Neben der Problematik einer Korrelation der isostati¬

schen Anomalien mit rezenten Hebungsraten geben iso¬

statische Ueberlegungen auch Hinweise auf den Ablauf

einer frueheren Phase der Gebirgsbildung. Wenn die heu-
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te beobachteten Hebungsraten in den Zentralalpen zu

einem grossen Teil isostatischen Ausgleichsbewegungen
zugeschrieben werden, so wirft dies die Frage auf, wel¬

che Kraefte die heute gemessenen (zu) grossen Krusten-

maechtigkeiten verursacht haben. Waeren dafuer rein

isostatische Kraefte verantwortlich, so muesste man

fuer die Zentralalpen waehrend laengerer Zeit gegen Ende

des Tertiaers bei einem Dichtekontrast von 0.5 gr/cm3
an der Moho mittlere topographische Hoehen von etwa

4000 m (doppelt so hoch wie heute) annehmen. Unge-
loest ist dabei das Problem, wie das Material so hoch

hinaufkommen konnte. Demgegenueber ist die Annahme

einer durch eine Subduktionszone (Verschluckung)
uebertieften und in ihren unteren Bereichen z.T.

stark veraenderten Kruste (Dichteverhaeltnisse an der

Moho) eher verstaendlich. Beim Nachlassen der damit

verbundenen starken Horizontalspannungen muesste der

Subduktion eine mehr oder weniger isostatische He¬

bung folgen, wie wir sie heute zu beobachten scheinen.
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5. DISKUSSION DER ERGEBNISSE

Das hervorstechendste Merkmal der Kruste im Gebiet der Zen¬

tralalpen ist ihre Maechtigkeit bei einer relativ geringen
topographischen Hoehe, verglichen mit den Krustenmaechtig-
keiten anderer alpiner Gebirge, welche weit groessere mitt¬

lere topographische Hoehen aufweisen. Im Gegensatz zu den

grossen Moho-Tiefen findet man in den Alpen jedoch keine ent¬

sprechend geringe Bouguer-Schwere, wie man sie wiederum aus

Vergleichen mit anderen Gebirgen (vgl. Woollard, 1970) er¬

warten wuerde.

Demzufolge liegen erwartungsgemaess die Gradienten aus der

Beziehung zwischen der Bouguer-Schwere und der Moho-Tiefe
fuer die Zentralalpen (-7.6 mgal/km nach Gubler et al. ,

1980; vgl. auch vorliegende Arbeit S. 94f) weit unterhalb
des weltweiten Mittelwerts von -11.8 mgal/km (Woollard,
1970).

Die beiden genannten Phaenomene sind auf einfache Art mit
einer Krustenschicht erhoehter Dichte (als Folge von tek¬

tonischen Vorgaengen) direkt ueber der Moho in Einklang zu

bringen. Es lassen sich damit sowohl die Bouguer- als auch
die isostatischen Anomalien und die wichtigsten seismischen
Strukturen erklaeren. Die Folge davon ist jedoch, dass die

unterhalb von 40 km Tiefe gemessenen Vp - Geschwindigkeiten
(Mueller et al.,1980; Ansorge et al., 1979 und Ottinger,
1976) nicht mehr mit den empirischen Geschwindigkeits-Dichte-
Beziehungen umgerechnet werden duerfen.

Es soll im Folgenden gezeigt werden, dass dies eigentlich
fuer alle bisherigen Alpenmodelle zutrifft und man deshalb

gezwungen ist, die aus Labormessungen ermittelten Vp/p -

Relationen fuer die tektonisch stark gestoerten und sehr

tiefliegenden Krustenschichten der Alpen in Frage zu stel¬

len .
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Unter den von verschiedenen Autoren benuetzten Geschwindig¬
keits-Dichte-Relationen nach Nafe und Drake (ND) bestehen

teilweise erhebliche Unterschiede (vgl. ND - Beziehung in

Grant und West, 1965, S.200 und ND - Beziehung in Talwani et

al., 19590.
Fuer die gravimetrischen Modellrechnungen in den Ostalpen
werden neben diesen ND - Beziehungen noch zusaetzliche Infor¬

mationen von anderen Geschwindigkeits-Dichte-Beziehungen be-

nuetzt (vgl. dazu Makris,1971; Harcke, 1972 und Schoeler,
1976)..Auf Grund dieser zusaetzlichen Daten erstellte Makris

(1971, S.31) eine Liste von Geschwindigkeits - Dichte -

Paaren, welche in der Folge mehrfach fuer gravimetrische Mo¬

delle der Ostalpen Verwendung fand (Harcke,1972 und Schoeler,
1976). Ein genauer Vergleich dieser Geschwindigkeits - Dich¬

te - Paare mit den Vp/p - Beziehungen nach Woollard (1975)
und Nafe und Drake (Grant und West, 1965) zeigt, dass die von

Makris (1971) verwendeten Dichtewerte im Mittel um 0.04 gr/cm3
hoeher als die gemessenen statistischen Mittelwerte sind.

Obwohl diese geringe Abweichung bei Einzelwerten innerhalb der

Fehlergrenzen von empirischen Vp/p - Beziehungen liegt, kann

eine ueber alle Krustenschichten konstante Abweichung als An¬

zeichen eines "systematischen" Fehlers in den Geschwindigkeits-
Dichte - Beziehungen gewertet werden. Der Ausdruck "Fehler" be¬

zieht sich allerdings nicht auf die im Labor gemessenen Ge¬

schwindigkeiten und Dichtewerte an Gesteinsproben, sondern auf

die Anwendung dieser Beziehungen in grossraeumigen seismisch-

gravimetrischen Krustenmodellen. Zu diesem Zweck waere es inte¬

ressant zu wissen, inwiefern sich diese beiden Gesteinsparameter
aendern, wenn man die Geschwindigkeiten fuer ein bestimmtes Ge¬

stein mit laengeren und kuerzeren Refraktionsprofilen (und mit

Reflexionsmessungen) und die Dichtewerte an groesseren und klei¬

neren Laborproben misst.

Die Notwendigkeit einer solchen Untersuchung wird dadurch unter¬

strichen, dass die oben genannte Aenderung in der mittleren Dich¬

te um 0.04 gr/cm3 bei einer 30 km (dies ist in etwa die mittlere

Krustenmaechtigkeit in Mitteleuropa ausserhalb der Alpen) maech-

tigen Bouguer-Platte einer Schwereaenderung von 50 mgal ent¬

spricht.
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Unsicherheiten bezueglich der Schwere eines Referenzkrusten¬
schnittes in dieser Groessenordnung koennen Vergleiche von ver¬

schiedenen grossraeumigen Schweremodellen (wie z.B. den Alpen)
weitgehend verunmoeglichen.

Bis zur genauen Kenntnis des Zusammenhangs zwischen den refrak¬
tionsseismisch bestimmten Krustengeschwindigkeiten und ihren ent¬

sprechenden mittleren in situ - Dichtewerten ist die Verwendung
einer linear korrigierten Vp/p - Beziehung , wie diejenige von

Makris (1971) oder Harcke (1972) eine gute Naeherungsloesung fuer

gravimetrische Modelle.

Allerdings gelten solche Geschwindigkeits - Dichte - Beziehungen,
welche ueber gravimetrisch- seismische Modellrechnungen abgesi¬
chert sind, nur fuer die seismischen Daten eines bestimmten
Autors. Harcke (1972) und Schoeler (1976) basieren ihre Ostalpen¬
modelle auf den Daten von Giese (1968, vgl. Schoeler, 1976). Die
fuer dieselben Gebiete berechneten Geschwindigkeits - Tiefen -

Funktionen von Prodehl (1965, vgl. Schoeler, 1976) ergaeben mit
der von Harcke (1972) definierten Vp/p - Beziehung zu geringe
Schwerewerte (vgl. Harcke, 1972, S. 31 und Schoeler, 1976, S.58).
Wie gross die Schwereunterschiede von gravimetrischen Modellen
bei der Verwendung von seismischen Daten verschiedener Autoren
sein koennen, wurde in dieser Arbeit am Beispiel des Rheingra¬
bens aufgezeigt.

Die oben genannten Voraussetzungen fuer gravimetrische Modell¬

rechnungen haben zur Folge, dass sehr viele verschiedene, kom¬

plizierte Schweremodelle desselben Krustenschnitts moeglich
sind. Je komplizierter die Modelle aufgebaut sind, desto
schwerer faellt es, die Schwerewirkungen der tatsaechlichen
Krustenstrukturen von den Schwereeffekten der gemachten Vor¬

aussetzungen zu trennen.

Die in dieser Arbeit vorgestellten Schweremodelle der Molasse
und der Gesteine der Zone Ivrea - Verbano sind von dieser Re¬

gel nicht ausgenommen. Ueber die Sedimente des Molasse-Bek-
kens sind jedoch in genuegender Zahl sichere Fremdinformatio¬
nen (Geologie, z.T. aus Bohrungen, Dichtebestimmungen mittels
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Nettleton-Profile) vorhanden. Auch fuer den Schwereeffekt der

Gesteine des Ivrea - Koerpers sind nur geringe (im Verhaeltnis

zur Amplitude) Fehler zu erwarten, doch sind die Modellvor¬

stellungen ueber den Verlauf des Stoerkoerpers ab einer Tiefe

von ca. 15 km zunehmend unsicherer.

Nach Abzug der Schwereeffekte der Molasse und des Ivrea -

Koerpers von den gemessenen Bouguer-Schweren bleibt im Gebiet

der Schweiz eine Schwereanomalie uebrig, welche zur Haupt¬
sache durch die Aenderung der Krustenmaechtigkeit hervorge¬
rufen wird. Die negative Schwereanomalie der Zentralalpen ist

mit den seismisch bestimmten Krustenmaechtigkeiten auf ein¬

fache Weise in Einklang zu bringen, wenn der Dichtekontrast an

der Moho zu 0.3 gr/cm3 angenommen wird.

Dies steht im Widerspruch zu den aus Refraktionsprofilen (z.B.
ALP 75) ueber die Vp/p - Beziehungen zu berechnenden Dichtewer¬

te der unteren Kruste. Andererseits koennen nur mit einem solch

niedrigen Dichtekontrast an der Moho die isostatischen und die

Bouguer-Anomalien im Gebiet der Schweiz befriedigend erklaert

werden. Es ist deshalb interessant festzustellen, dass auch in

den teilweise sehr detaillierten Krustenmodellen der Ostalpen
der gleiche Widerspruch zwischen den grav imetr isch berechneten

Dichtewerten und den seismisch bestimmten Geschwindigkeiten
der unteren Kruste im Vergleich zu den Vp/p - Beziehungen auf¬

tritt .

Seit dem Krustenmodell von Mueller und Talwani (1971) weisen

alle Modelle der Ostalpen in der unteren Kruste eine Schicht mit

einer Dichte von 3-0 - 3-2 gr/cm3 auf (vgl. Makris,1971; Harcke,
1972; Schoeler,1976). Diesen Dichtewerten entspraechen nach

den Vp/p - Beziehungen von Nafe und Drake und Woollard (1975)

Geschwindigkeiten ueber 7 km/sec. Solche Geschwindigkeiten
wurden in keiner der verwendeten Geschwindigkeits-Tiefen-Funk¬
tionen ueber einen so grossen Tiefenbereich gemessen, wie es

fuer die Schweremodelle angenommen werden muesste.

Die mittleren Geschwindigkeiten und mittleren Dichten der gravi¬
metr isch- seismischen Krustenmodelle der Ostalpen (vgl. oben zi¬

tierte Autoren) weichen von den empirischen Vp/p - Beziehungen
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ab. Je besser die Uebereinstimmung der Geschwindigkeiten (Re¬
fraktionsseismik) und Dichtewerte (Schweremodelle) mit den

Vp/p - Beziehungen in der oberen Kruste ist, desto groesser
sind die Abweichungen im unteren Krustenbereich. Wird die Ge-

schwindigkeitsinversionszone in der oberen Kruste als Dichte¬
inversion interpretiert, so muss die Zunahme der Krustenmaech¬
tigkeit unter den Ostalpen zu 90% auf die zunehmende Maech¬

tigkeit von ca. 3.1 gr/cm3 dichtem Material zurueckgefuehrt
werden (vgl. Schoeler, 1976, S.72).

Was eingangs dieses Kapitels als Kennzeichen der Zentralalpen
bezeichnet wurde, ist gemaess den oben genannten Arbeiten auch
in den Ostalpen zu beobachten. Die Resultate des ALP 75 (vgl.
Alpine Explosion Seismology Group,1976) haben diese Beobachtung
nicht nur bestaetigt, sondern noch verdeutlicht. Nach diesem
im Streichen des Alpen-Hauptkamms gelegenen Refraktionspro¬
fils von Frankreich bis in die ungarische Tiefebene, muessen

fuer den unteren Krustenbereich teilweise noch geringere Ge¬

schwindigkeiten angenommen werden, als sie aus frueheren Messun¬
gen bestimmt wurden. Die Geschwindigkeits-Tiefen-Funktion des
ALP 75 fuer das Gebiet der Zentralalpen weist im oberen Teil

dagegen auf eine durch die Orogenese nur leicht gestoerte Krusten¬
struktur hin (vgl. Geotraverse Basel-Chiasso, Fig.7).

Das Schweremodell der Zentralalpen kann deshalb im Einklang
mit den Modellen fuer die Ostalpen dahingehend interpretiert
werden, dass die untere Kruste ueber einen groesseren Be¬
reich durch ein Material von hoher Dichte (ca. 3.0 gr/cm3)
und relativ geringen Geschwindigkeiten aufgebaut ist. Waeh¬

rend in der oberen Kruste die empirischen Vp/p - Beziehungen
mit geringen Aenderungen verwendet werden koennen, muessen

im unteren Krustenbereich unter den Zentralalpen Bedingungen
vorherrschen, welche groessere Abweichungen der Vp-Geschwin-
digkeiten und der Dichte von den Normalwerten bewirken.

Bei den niedrigen Vp - Geschwindigkeiten in der unteren Kruste
unter den Zentralalpen handelt es sich um einen "low velocity
layer" (Ottinger, 1976) von ca. 20 km Maechtigkeit. Aus den
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Arbeiten von Makris (1971) und Rybach (1978) geht hervor, dass

die Geschwindigkeits - Dichte - Beziehungen fuer Krustenschich¬

ten erniedrigter Vp - Geschwindigkeiten nicht mehr anwendbar

sind. Die bei den empirischen Vp/p - Beziehungen vernachlaes-

sigten Abhaengigkeiten (Temperaturverhaeltnisse, Wassergehalt,
Waermeproduktion. etc.) bestimmen in Zonen erniedrigter Ge¬

schwindigkeiten weitgehend die Vp/p - Verhaeltnisse.

Es ist deshalb nicht verwunderlich, dass in den Schweizer Alpen

wie auch in den Ostalpen aus den gravimetrisch-seismischen
Modellrechnungen in der unteren Kruste ein Material hoher

Dichte und (relativ) geringer Vp - Geschwindigkeit angenom¬

men werden muss. Dies wird sowohl durch die 3D - Modellrech¬

nungen dieser Arbeit, wie auch durch die frueheren zweidimen¬

sionalen Modelle der Ostalpen (vgl. Mueller und Talwani,

1971; Makris, 1971; Schoeler. 1976) und der Schweizer Alpen

(vgl. Kahle et al., 1976a und b; Kahle et al., 1980) ange¬

zeigt. Kahle et al. (1976b) berechneten fuer den Dichtekon¬

trast an der Moho unter den Zentralalpen einen mittleren Wert

von 0.33 gr/cm3 und bestimmten damit die mittlere Dichte des

Krustenmaterials unterhalb 30 km Tiefe mit ca. 3.0 gr/cm3.
Mit Hilfe der vorliegenden Modellrechnungen fuer den Moho-

Verlauf in der Schweiz (vgl. S. 93f) kann fuer die mittlere

Dichte des Krustenmaterials zwischen 32 km und 50 km Tiefe ein

Wert von 2.95 - 3-05 gr/cm3 abgeschaetzt werden. Die mittleren

Vp-Geschwindigkeiten fuer dieselben Krustenschichten in den

Zentralalpen liegen zwischen 6.1 km/s (Ottinger, 1976), 6.5
km/s (Thouvenot, 1976) und 6.2 - 7.0 km/s (Alpine Explosion
Seismology Group, 1976; Miller et al.. 1977).

Auf Grund der Arbeiten von Birch (1961), Christensen und Foun-

tain (1975), Woollard (1975) und Mueller (1977) darf angenommen

werden, dass es sich bei dem anomalen Krustenmaterial um Granu-

lite von relativ hohem mittleren Atomgewicht (d.h., hohem

Eisengehalt, Birch,1961) handelt.

Obwohl die Granulite in ihren Geschwindigkeiten und Dichten

eine betraechtliche Streubreite aufweisen (Christensen und

Fountain. 1975).stellen die aus den Modellen abgeleite-
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ten mittleren Geschwindigkeiten und Dichtewerte auch fuer ein
solches Krustenmaterial Extremwerte dar. Durch eine weitere
vergleichende Interpretation der verschiedenen Refraktions¬
profile in den Zentralalpen (vor allem ALP 75) bleibt abzu-

klaeren, ob sich unterhalb einer Tiefe von 32 km nicht mehre¬
re Schichten verschiedener Vp - Geschwindigkeiten (und vor

allem mit teilweise hoeheren Vp - Werten) aufloesen lassen.
Die Auswertungen von Reflexionsmessungen im Tessin durch
Wehebrink (1968) geben Anhaltspunkte fuer schwache Reflexions¬
horizonte im tieferen Krustenbereich, welcher in dieser Arbeit,
basierend auf den Untersuchungen von Ottinger (1976) und
Egloff (1979), durch eine pauschale Zone erniedrigter Vp -

Geschwindigkeit dargestellt wurde.

Von den Schwereinterpretationen her draengt sich eine genaue¬
re gravimetrische Untersuchung aller (lokalen) Dichteinhomo-
genitaeten in der oberen Kruste auf. Um weitergehende Aus¬
sagen ueber den lokalen Aufbau der unteren Kruste und die
Krusten - Mantel - Grenze zu machen, ist ausserdem eine quan¬
titative Untersuchung allfaelliger lateraler Dichteunter¬
schiede im oberen Mantel notwendig.
Eine Voraussetzung fuer die Schwereinterpretation der Zentral¬
alpen war die Annahme einer lateral mehr oder weniger konstan¬
ten Dichte des obersten Mantels. Obwohl qualitative (vgl. S.
106f) und beim Vorliegen weiterer seismischer Daten auch quan¬
titative Schweremodelle der gesamten Lithosphaere eine posi¬
tive Schwerestoerung in den Zentralalpen erwarten lassen, ge-
nuegen diese Effekte nicht (vgl. auch Verhaeltnis Amplitude/Wel-
lenlaenge), um generell auf einen Dichtekontrast von 0.5 gr/cm3
an der Moho schliessen zu koennen. Ein Dichtekontrast dieser

Groessenordnung waere aber notwendig, um die gemessenen Ge¬
schwindigkeiten und Dichten mit den Vp/p - Beziehungen prob¬
lemlos in Einklang zu bringen.
Dagegen ist es durchaus moeglich, mit differenzierteren Litho-
sphaerenmodellen staerkere positive Schwereanomalien mit kuer-
zeren Wellenlaengen direkt unter den Zentralalpen zu erhalten.
Die seismischen Daten von Panza und Mueller (1978), Baer (1979)
und Panza et al. (1979) (vgl. auch Rybach et al.,1980) deuten
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auf eine maechtige Lithosphaere unter den Alpen hin, welche sich

sehr gut als der Ausdruck einer "Verschluckungszone"(vgl. Fig.32a
und Laubscher,1970) deuten laesst. Aus verschiedenen seismi¬

schen Arbeiten (vgl. z.B. Nolet,l976 und Miller et al., 1979)

geht die Existenz von Schichten hoeherer Vp-Geschwindigkeiten
innerhalb des obersten Mantels hervor, welche als Schichten er-

hoehter Dichte aufgefasst werden koennen. In einem ungestoerten
Lithosphaerenblock aendert sich beim Aufloesen des einschich¬

tigen oberen Mantels in verschiedene Schichten unterschiedli¬

cher Dichte nur die Gesamtschwere des ganzen Blocks. Im Falle

einer Verschluckungszone koennen jedoch die urspruenglich hori¬

zontal gelegenen Schichten senkrecht gestellt werden (vgl. Fig.
32a). Damit ist es moeglich, dass unter den Zentralalpen eine

Mantelschicht hoher Dichte als relativ maechtig erscheint und

damit auf engerem Raum als einschichte LAG - Modelle (vgl.S.106f)
eine starke positive Schwereanomalie erzeugt. In diesem Falle

waere die relativ zur Krustenmaechtigkeit zu wenig negative Bou¬

guer-Schwere auf eine engbegrenzte, positive Schwerestoerung des

obersten Mantels entlang des Alpenkamms zurueckzufuehren.

Leider fehlen zur Zeit genuegend detaillierte Angaben ueber den

Aufbau der Lithosphaere im Gebiet der Schweiz, um selbst ein

einschichtiges, quantitativ verlaessliches Schweremodell des

oberen Mantels unter den Zentralalpen zu berechnen.

Neben den positiven Schwereeffekten eines differenzierten Litho-

sphaerenmodells koennten auch allfaellige, hoeher gelegene Kru¬

stenschichten erhoehter Dichte den hier angesprochenen Dichtekon¬

trast an der Moho beeinflussen. Allerdings aendert sich durch Ein-

fuegen einer Krustenschicht leicht erhoehter Dichte im Sinne

des Modells der Geotraverse Basel - Chiasso (Fig. 7, vgl. auch

Kahle et al., 1980 und Mueller et al.,1980) die Dichte des Kru¬

stenmaterials unterhalb 32 km nur unwesentlich, doch handelt es

sich dabei um zweidimensionale Modelle. Aus der reduzierten

Schwerekarte der Schweiz (Fig. 20 ) geht hervor, dass offenbar

in den verschiedenen Gebieten innerhalb der oberen Kruste lokale

Stoerungen mit groesseren Dichtekontrasten moeglich sind.
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Fuer ein besseres Verstaendnis des Aufbaus der Erdkruste in
den Zentralalpen sind weitere seismisch-gravimetrische Untersu¬
chungen notwendig. Verschiedene Probleme des Ablaufs der Al¬

penbildung lassen sich nur mit einem abgesicherten, detaillier¬
ten Modell der oberen Kruste loesen. Zu diesem Zweck sind je¬
doch zusaetzliche Refraktionsprofile und ausgedehnte reflexions¬
seismische Messungen im Jura, in der Molasse, im Aarmassiv, im
Penninikum und in den Suedalpen noetig, wie aus den Untersu¬
chungen der Schwereanomalien nach Abzug der Effekte der Mo¬
lasse und des Ivrea-Koerpers sichtbar geworden ist. Gleich¬
zeitig mit diesen seismischen Untersuchungen sind lokale

Schwerevermessungen mit hoher Stationsdichte (z.B. im Tessin)
angezeigt.
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ANHANG:

Kurzbeschreibung der in dieser Arbeit verwendeten

Rechenprogramme zur Interpretation und Darstel -

lung von Schweredaten

1. Zweidimensionale Strukturen

Die Rechenprogramme, welche 2D-Strukturen erfassen

koennen, dienen im wesentlichen einer ersten Abschaet-

zung von Stoerkoerper-Dimensionen. Als Stoerkoerper wer¬

den im Folgenden alle jene Gesteinsformationen be -

zeichnet, welche in ihren Dichten vom normalen Wert

abweichen und dadurch eine Schwereanomalie hervorrufen.

Der Vorteil von zweidimensionalen Modellrechnungen liegt
im geringen Aufwand, was Rechenzeit und Eingabedaten
der Stoerkoerper anbelangt, bei einer fuer viele Anwen¬

dungen guten Genauigkeit. Die erzielte Aufloesung von

2D-Interpretationen ist fuer Faelle mit geringer Mess¬

punktdichte, bei Schwereprofilen und bei wenigen zu -

saetzlichen Informationen ueber den Stoerkoerper ge -

nuegend und liegt im Bereich der 3D-Auswerteverfahren
mittels tabellierten charakteristischen Werten (Bsp.
Halbwertsbreiten) von Anomalien fuer spezielle Stoer -

koerperformen.

1.1 Programm PROFIL

Heraussuchen und Interpolieren von Messwerten aus einer

Schwerekarte und Zusammenstellen eines Profils. Dar -

Stellung der Daten in einer Zeichnung (PLOT). Mit diesem
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Programm wurden die Schwereprofile der Geotraverse Basel-

Chiasso und der Westtraverse (vgl. Fig.17 und Fig.19)
gezeichnet.

Programmiersprache: FORTRAN.

Autor: Dr. E. Klingele, Inst. f. Geophysik, ETH Zuerich.

1.2 Programm GRAV3

Problem: Reduktion der Bouguer-Schweren in den Messpunkten
an der Erdoberflaeche auf ein mittleres Hoehenniveau des

Schwereprofils.

Methode: Durch den Vergleich der Schwereanomalie mit der

Topographie entlang dem Profil werden die durch die

Topographie hervorgerufenen Anomalien bestimmt. Zur Kor¬

rektur des Schwereprofils auf ein mittleres Hoehenniveau

wird fuer jeden Messpunkt der lokale Vertikalgradient
(bestehend aus einem konstanten Anteil fuer die normali¬

sierte Erde und einem variablen Anteil bezogen auf das ge¬

messene Stoerpotential) berechnet.

Programmiersprache: FORTRAN.

Literatur: HENDERSON, R.G. and CORDELL, L. (1971): Reduc-

tion of unevenly spaced potential field data to

a horizontal plane by means of finite harmonic

series.

Geophysics, vol. 36, no. 5, p.856-866.

1.3 Programm TDGPLO

Problem: Berechnung der Schwerewirkung von zweidimensio¬

nalen Stoerkoerpern unendlicher Ausdehnung.
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Methode (vgl. Talwani et. al, 1959): Die Stoerkoerper
muessen einen Querschnitt von der Form eines Polygons
aufweisen. Die Schwerewirkung wird in einem Profil senk¬
recht zur unendlichen Ausdehnung der Koerper berechnet.
Jeder Koerper besitzt einen konstanten Dichtekontrast
gegenueber seiner Umgebung. Es wird ein PLOT der Stoer¬
koerper und der Schwereanomalie erstellt.

Programmiersprache: FORTRAN.

Literatur: TALWANI,M., WORZEL,J.L. and LANDISMAN,M.(1959)
Rapid gravity computation for two-dimensional
bodies with application to the Mendocino subma¬
rine fracture zone.

J.Geophys.Res., vol.64,no.1,p.49-59.

2. Dreidimensionale Strukturen

Die Verwendung von Rechenprogrammen, welche dreidimen¬
sionale Stoerkoerper erfassen koennen, ist vor allem
bei komplizierten Koerpern angebracht, welche bis an

die Erdoberflaeche reichen und/oder deren Ausdehnun¬
gen in verschiedenen Richtungen durch andere geophysi¬
kalische oder geologische Daten bekannt sind.

Lange, duenne Stoerkoerper nahe der Erdoberflaeche
koennen mit geringen Fehlern zweidimensional betrach¬
tet werden, waehrend die gleichen, aber tiefliegenden
Koerper besser dreidimensional erfasst werden sollten.
Aus diesem Grund sind die 2D- Modelle der Alpentra¬
versen (vgl. Fig. 17 ) nur erste Abschaetzungen der
Krustenstrukturen in groesseren Tiefen. Oft ist es

selbst bei Interpretationen von oberflaechennahen
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Stoerkoerpern mit Schwereprofilen von Vorteil, mit

dreidimensionalen Koerpern zu rechnen (Bsp. Schwere-

Modelle der quartaeren Sedimente in den Alpentaelern),
doch sollte den differenzierten 3D-Modellen im Nor¬

malfall eine flaechenmaessig erfasste Schwereanomalie

zugrunde liegen. Bei tiefreichenden 3D-Modellen der

Erdkruste ist in vermehrtem Masse verglichen mit den

2D-Interpretationen auf das Problem der Randeffekte zu

achten.

Obwohl mit Hilfe des Programms INTERPOL die gemesse¬
nen Schwerewerte in Netzpunkten von regelmaessigen
Abstaenden berechnet werden koennen (vgl. auch Anwen¬

dung von Filtermethoden), sind praktisch alle 3D -

Interpretationsprogramme in der Lage, die Schwere -

Wirkung der Stoerkoerper in beliebigen Aufpunkten zu

berechnen. Bei oberflaechennahen Stoerkoerpern kann

es fuer die gewuenschte Genauigkeit eine Rolle spielen,
ob der Schwereeffekt im Messpunkt selbst oder im da -

runterliegenden Referenzpunkt auf dem Reduktionsniveau

berechnet wird. Ueber eine nachfolgende Interpolation
sind die Modellschwereanomalien ebenfalls mit automa¬

tisierten Verfahren in Form von Schwerekarten dar -

stellbar, ohne dass das Modell allfaellige Interpola¬
tionsfehler enthalten wuerde.

2. 1 Programm INTERPOL

Die Schwerestationen sind im Normalfall beliebig ueber ein

Gebiet verstreut. Fuer die Anwendung von Filtern oder die

automatisierte Darstellung (PLOT) der Schwerewerte in Form

einer Schwerekarte ist jedoch die Kenntnis der Schwere¬

werte in Netzpunkten von regelmaessigen Abstaenden ueber

das ganze Untersuchungsgebiet noetig. Zu diesem Zweck
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werden in diesem Programm die gemessenen Schwerewerte
in Netzpunkten (frei waehlbare Maschenweite) interpo -

liert. Die Interpolationsgenauigkeit kann vorgegeben
und fuer jeden Punkt kontrolliert werden.
Autor: Dr.E.Klingele, Inst. f. Geophysik, ETH Zuerich,

2.2 Programm Paapa

Das Programm berechnet mit Hilfe der in Rasterpunkten
eingegebenen Schwerewerte die Lage der Linien gleicher
Schwere. Es wird eine Zeichnung der Schwereanomalie in
Form eins Isolinienplanes auf einem topographischen
Hintergrund erstellt.

Alle in dieser Arbeit abgebildeten Schwerekarten sind
mit Hilfe dieses und des oben genannten Programms
INTERPOL gezeichnet worden.

Autor: Dr.E.Klingele, Inst. f .Geophysik, ETH Zuerich.

2.3 Programme GRAVI, PRISM und M0D3D

Problem: Berechnung der Schwerewirkung eines Stoer -

koerpers, der naeherungsweise durch eine Anzahl von

Quadern ersetzt werden kann.

Methode: Fuer die Schwerewirkung eines einzelnen Qua -

ders mit konstanter Dichte kann eine analytische Loe -

sung gefunden werden ( Jung , 1961 ). Die drei Pro -

gramme unterscheiden sich nur in der Art der Eingabe
der Modellkoerper (alle Quader parallel oder von belie¬
biger Orientierung), der Lage der Aufpunkte (Netzpunkte
oder beliebig verstreut) und in der Form der Ausgabe
(Schwerewerte in Punkten oder PLOT der Schwereanomalie)
Falls der gesuchte Stoerkoerper mit grosser Wahrschein¬
lichkeit eine entfernte Aehnlichkeit mit einem Quader
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besitzt, sind diese Programme wegen des relativ geringen
Aufwands (Eingabe und Rechenkosten) sehr guenstig. Die

Annaeherung von komplizierten Stoerkoerpern durch eine

Vielzahl von verschiedenen Quadern kann jedoch nicht nur

aufwendig, sondern auch ungenau sein. Alle drei Program¬
me basieren auf dem Modell der flachen Erde.

Programmiersprache: FORTRAN.

Literatur: JUNG.K. (1961): Schwerkraftverfahren in

der Angewandten Geophysik.
Geophys.Monographien, Bd.2, Akademische Ver¬

lagsgesellschaft Geest und Portig, Leipzig.

2.4 Programm BGPOLY

Problem: Berechnung der Schwerewirkung eines Stoer -

koerpers von beliebiger Form und variabler Dichte,
dessen Umrisse durch Hoehenlinien bekannt sind.

Methode: Die Hoehenlinien, welche den Koerper umschlies-

sen, werden durch Polygone ersetzt. In jedem beliebigen
Aufpunkt kann die Schwerewirkung fuer jedes dieser Poly¬
gone (Prismen mit dem polygonalen Querschnitt und von

einer Einheitshoehe) bestimmt werden. Man erhaelt so fuer

jeden Aufpunkt eine Reihe von diskreten Werten entspre¬
chend der Reihe der eingegebenen Hoehenlinien. Jeder die¬

ser Werte gibt die Wirkung einer infinitesimal duennen Schei¬

be mit der entsprechenden Hoehenlinie als Umrandung in der'

dazugehoerigen Tiefewieder. Bei der numerischen Integration
ueber den ganzen Tiefenbereich des Stoerkoerpers ist

man vor das Problem gestellt, wie man aus den bekann¬

ten Wirkungen der Hoehenlinien die Effekte der da -
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zwischenliegenden Schichten interpoliert. Im Programm
werden die Schwerewerte aus zwei verschiedenen Inter¬
polationsverfahren miteinander verglichen. Aus der
Differenz sind Rueckschluesse auf die Modellgenauig -

keit moeglich. Die Rechengenauigkeit haengt im wesent¬
lichen vom Verhaeltnis zwischen dem mittleren Hoehen-
unterschied unter den naechstgelegenen Hoehenlinien
des Stoerkoerpers und der Distanz zum Aufpunkt ab. Der
Aufwand bei der Digitalisierung des Stoerkoerpers ist
deshalb bei genauen Modellrechnungen recht gross. Fuer
Schweremodelle von Sediment-Troegen ist die Moeglichkeit,
fuer jede Hoehenlinie eine andere Dichte eingeben zu

koennen, von Vorteil. Allerdings beschraenkt sich die
Rechenart auf das Modell der flachen Erde.
Mit diesem Programm wurde die Schwerewirkung der Sedi¬
mente in der Magadino-Ebene berechnet.

Programmiersprache: FORTRAN.

Literatur: TALWANI,M. and EWING,M. (1960): Rapid com-

putation of gravitational attraction of

three-dimensional bodies of arbitrary shape.
Geophysics, vol. 25,no.1,p.203-225.

2.5 Programm POLYEDER

Problem: Annaeherung beobachteter Schwereanomalien durch

Modellrechnungen unter Zugrundelegung von dreidimensiona¬
len Stoerkoerpern in der Lithosphaere. Die Eingabe der

Koerper muss in Punkten erfolgen und punktweise geaendert
werden koennen, da seismische und geologische Informatio¬
nen meistens in Form von punktuellen Angaben ueber die

fraglichen Gesteinsserien vorliegen.

Methode: Die Stoerkoerper sind in Form und Groesse belie -

big; einzige Bedingung ist: die Grenzflaechen muessen Drei-
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ecke sein. Es besteht die Moeglichkeit der sphaerischen Be¬

rechnung unter Vorgabe des Erdmodells als Kugel oder als Sphae-
roid. Die Methode wurde von Goetze (1978) entwickelt und

beruht auf der Berechnung des Schwereflusses durch die

Grenzflaechen des Stoerkoerpers. Das Programm wurde zur Be¬

rechnung von verschiedenen Objekten im Gebiet der Schwei -

zer Alpen eingesetzt (vgl. Modell des Ivrea-Koerpers, Fig. 19)
und hat sich vor allem in der Anwendung bei Problemen mit

einer groesseren Zahl von zusaetzlichen seismischen und

geologischen Angaben bewaehrt.

Um den Nachteil des grossen Arbeitsaufwandes bei der Eingabe
der Stoerkoerper aufzuheben, wurde ein Programm INPOLY ge¬

schrieben, welches aus einer endlichen Punktmenge die

Stoerkoerperflaechen bestimmt. Damit ist auch die Moeg¬
lichkeit der Darstellung des Modell-Koerpers durch bestehende

Programme der Gruppe Gravimetrie am Institut fuer Geophysik
der ETH Zuerich gegeben.

Programmiersprache: FORTRAN.

Literatur: GOETZE, H.-J. (1978): Ein numerisches Verfah -

ren zur Berechnung der gravimetrischen Feld -

groessen dreidimensionaler Modellkoerper.
Arch.Met.Geoph.Biokl., Ser.A.,vol. 27 ,

p. 195-215.

2.6 Programm ERDKUG

Problem: Die Schwerewirkung von tiefliegenden (20 km 4 z

< 2000 km) , ausgedehnten Stoerkoerpern ist unter Berueck¬

sichtigung der Konvergenz der Erdradien zu berechnen.

Methode: Die von Kukkamaeki (1955) entwickelte Methode

zur raschen und genauen Berechnung von topographischen
und isostatischen Reduktionen kann sehr gut auf tieflie-
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gende Stoerkoerper angewandt werden. Die Erde wird dabei
durch eine Kugel mit gleichem Volumen wie das Erdrotations¬
ellipsoid (gemaess Definition der Normalschwere) ersetzt,
doch wuerde das gleiche Verfahren auch fuer ein ellipti¬
sches Erdmodell gelten. Die Aufteilung der Stoermassen (Ein¬
gabe in Kugelkoordinaten) in einfach zu behandelnde Massen¬
elemente, welche ihrerseits durch Massenlinien ersetzt
werden, ist ohne Rechenfehler moeglich, wenn die Oberkante
der Stoerkoerper mehr als 10 km von der Erdoberflaeche und
damit von den Aufpunkten'entfernt ist. Das Programm eignet
sich dank relativ geringem Aufwand bei einer ausreichenden
Genauigkeit gut fuer die 3D - Modellrechnung an Stoerkoer¬
pern ab einer Tiefe von ca. 20 km unter der Erdoberflaeche.
Die Konvergenz der Erdradien spielt jedoch erst bei Dichte¬
kontrasten in mindestens 200 km Tiefe eine groessere Rolle.
Die Schweremodelle der Lithosphaere wurden mit diesem
Programm gerechnet.

Programmiersprache: FORTRAN.

Literatur: KUKKAMAEKI, T-.J. (1955): Gravimetrie reduetions
with electric Computers.
Ann .Acad.Sei.Fennicae, Bd.A III, vol. 42, p.3-9.

2.7 Programm KRUSTE

Problem: Berechnung der Schwere von Stoerkoerpern im
Krustenbereich (3km ^ z < 40 km) mit geringem Ein -

gabeaufwand und unter Beruecksichtigung der Erdkruem-

mung .

Methode: Die Stoerkoerper werden abschnittweise durch

massenbelegte Kugelflaechen ersetzt. Vyskoöil und Burda
(1976) entwickelten den entsprechenden Ausdruck fuer die

Schwerewirkung in eine Reihe und fanden eine Naehe-



rungsloesung, weLche allerdings nur fuer Tiefen der

massenbe 1. eg ten Kuge l f laechenelemente zwischen 3 km und

'4 0 km stabil ist. Das Programm eignet sich gut fuer gross-

raeumige Untersuchungen von Krustenstrukturen.

Programmiersprache: FORTRAN.

Liter atur : VYSKOClL.V. and BURDA, M. (1976): On the

computation of the gravitational effect of

three-dimensional density modeis of the

earth's crust.

Studia geoph. et geod., vol.20, p.213- 218.
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