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VORWORT

Der vorliegende 36. Band setzt die Reihe der "Geoditisch-
geophysikalischen Arbeiten in der Schweiz" fort mit einer
Ver6ffentlichung {iber "Ein gravimetrisches Krusten-Mantel-
Modell fir ein Profil vom n&rdlichen Alpenvorland bis an
die Ligurische Kiiste", verfasst von Herrn Dr. Heinrich
Schwendener. Es handelt sich dabei um einen exemplarischen
Beitrag der Gravimetrie zum "Europ&ischen Geotraversen-
Projekt" (EGT), einem internationalen multidisziplindren
Grossunternehmen zur Kartierung eines repridsentativen Li-
thosphdren-Streifens von Nordskandinavien quer durch Mit-
teleuropa und die Alpen bis nach Nordafrika. Der hier be-
handelte Profilstreifen erstreckt sich vom Bodensee-Gebiet
mit einer Breite von rund 100 km und einer Lidnge von etwa
500 km durch die Zentralalpen und die Po-Ebene bis zum Golf

von Genua.

Mit den gewonnenen detaillierten Daten war es erstmals mog-
lich, ein dreidimensionales Schwere-Modell fiir diesen Ab-
schnitt der EGT zu berechnen. Das resultierende Krusten-
Mantel-Modell unterstiitzt unter anderem die Hypothese der
Existenz einer grossriumigen Dichte-Anomalie ("Verschluk-
kungszone") im oberen Erdmantel unter den Zentralalpen, die
als eine Folge des noch andauernden Kollisionsvorganges
zwischen der afrikanischen und der eurasischen Lithosphédren-

platte anzusehen ist.

Die Bestimmung von Dichte-Anomalien in der Erdkruste und im
oberen Erdmantel hat sich in den letzten Jahren auch zu
einem zentralen Punkt der wissenschaftlichen Untersuchungen
der Internationalen Assoziation fiir Geoddsie (IAG) entwik-
kelt. Aktuelle Beispiele hierfiir sind die Aktivit&ten meh-
rerer IAG-Spezialstudiengruppen, die wihrend der 18. IUGG-

Generalversammlung in Hamburg (1983) gegriindet wurden (z.B.
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Integrierte Geoddsie, inertiale Messtechnik, Geoidbestim-
mung in Europa, lokale Schwerefeldbestimmung, dynamische
Dichtemodelle). In diesem Zusammenhang bilden die von H.
Schwendener dokumentierten Schweredaten und das daraus ab-
geleitete Krusten-Mantel-Modell eine wichtige Grundlage fir
die laufenden Forschungsarbeiten der Schweizerischen Geo-
didtischen Kommission (SGK) im Rahmen der gravimetrischen
sowie der astro- und satellitengeoddtischen Geoidbestim-

mung.

Die Schweizerische Geophysikalische Kommission (SGPK) und
die Schweizerische Geoddtische Kommission (SGK) danken dem
Autor filir seinen wertvollen Beitrag zu dieser Verdffentli-
chung. Seine persdnliche Einsatzbereitschaft von den Feld-
messungen bis hin zur Erstellung des druckfertigen Manu-
skripts verdient besondere Anerkennung. Unser besonderer
Dank geht an das Bundesamt fiir Bildung und Wissenschaft,
die Eidgendssische Technische Hochschule Ziirich und die
Schweizerische Naturforschende Gesellschaft filir ihre gross-
zligige finanzielle Unterstiitzung. Herrn Dr. E. Klingelé
mochten wir fiir die sorgfdltige und kritische Durchsicht

der ersten Fassung des Manuskriptes danken.

Im Namen der

Schweizerischen Geoddtischen Schweizerischen Geophysi-
Kommission kalischen Kommission
Der Prdsident Der Prdsident
Hans-Gert Kahle Stephan Mueller

November 1984
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ZUSAMMENFASSUNG

Eine gravimetrische Vermessung (558 Schwerestationen) wurde auf
einem 10 km breiten Streifen von Konstanz (D) bis nach Bergamo
(I), senkrecht zum Streichen der Alpen, durchgefiihrt.

Fiir den grdssten Teil der Stationen in Italien fand die barome-
trische Ho6henbestimmung Anwendung, alle Stationen in der Schweiz
befinden sich auf Vermessungspunkten der schweizerischen Landes-
vermessung. Die Reduktionsdichte zur Berechnung der Bouguer-Ano-
malien betrdgt 2.67 g/ccm.

Diese Vermessung wurde mit schon existierenden Daten von deut-
schen, schweizerischen und italienischen Bouguer-Karten auf eine
totale Lidnge von 485 km und eine Breite von 100 km erweitert und
erstreckt sich damit vom schwibischen Jura (D) im Norden bis an
die ligurische Kiiste (I) im Siiden.

Die Reduktion der Bouguer-Anomalien fiir bekannte oberfldchennahe
Storungen wie die Molasse-Sedimente, quartdre Sedimente der Al-
pentdler sowie die Sedimente der Po-Ebene erfolgte mit 3-dimen-
sionalen numerischen Modellen. Reflexions- und refraktionsseismi-
sche Daten sowie Daten aus Bohrungen und geoelektrischen Untersu-
chungen bildeten die Grundlage bei der Ausarbeitung dieser Model-
le und der Bestimmung der Dichteverteilungen.

Darauf erfolgte die Konstruktion eines 3-dimensionalen numeri-
schen Modells der Kruste und des obersten Mantels. Die Evaluation
der seismischen Resultate zeigte, dass eine Unterteilung der Kru-
ste 1in 3 Schichten fiir dieses gravimetrische Modell am geeignet-
sten war.

Die Ermittlung der Dichteverteilung des Krusten-Mantel-Modells
geschah mit einem Inversionsalgorithmus nach dem Prinzip der
kleinsten Fehlerquadrate. Stérkdérper, die gravimetrisch, geolo-
gisch oder seismisch gefordert waren, wurden in der mittleren
Kruste unter dem ndrdlichen Alpenrand und nahe der Oberfldche im
nérdlichen Apennin eingefiihrt.

Das Resultat dieses Vorgangs zeigt eine glatte positive Residual-
anomalie mit einer Maximalamplitude von mehr als 80 mgal und ei-
ner Ldnge von 500 km. Die gute {liberdeckung mit seismischen Daten,
welche als Grundlage fiir das Krusten-Mantel-Modell dienten, las-
sen die Moglichkeit einer intrakrustalen Stdérung als Ursache fir
die Residualanomalie ausschliessen. Sie muss deshalb ihren Ur-
sprung im obersten Mantel haben.

Nach der Einfilihrung eines Stdrkdrpers im obersten Mantel erfolgte
eine erneute Inversion der Dichte mit verschiedenen Parametern.
Es resultiert in jedem Fall ein positiver Dichtekontrast zwischen
0.05 und 0.1 g/cem fiir den Stdrkdrper im obersten Mantel, bei
Dichtekontrasten zwischen 0.3 und 0.5 g/ccm an der Moho-Diskonti-
nuitdt. Ohne weitere Modifikationen im Modell wird damit eine gu-
te Ubereinstimmung zwischen der Modellanomalie und den reduzier-
ten Bouguer-Anomalien erreicht.

Der positive Dichtekontrast fiir den Stérkdrper im obersten Mantel
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ist jedoch zu gross, als dass er allein die Folge der Volumenab-
nahme bedingt durch eine negative Temperaturanomalie sein kénnte,
wie sie aus kinematischen Modellen resultierte. Verschiedene Mog-
lichkeiten fir diesen relativ grossen Dichtekontrast werden im
Zusammenhang mit der Subduktion von Lithosphdren-Material disku-
tiert. Die Hypothese einer Zone, in der wihrend der Kontinent-
Kontinent Kollisionsphase der Alpenbildung Lithosphidrenmaterial
bis in eine Tiefe von ca. 200 km vertikal nach unten subduziert
wurde (Verschluckungszone) wird durch die Resultate dieser Arbeit
unterstiitzt.
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ABSTRACT

A gravimetric survey (558 gravity stations) was performed along a
swathe of 10 km width from Constance (FRG) to Bergamo (I), per-
pendicular to the strike of the Alps.

Barometric levelling was used for most stations in Italy, whereas
all stations 1in Switzerland were situated on bench marks of the
national topographic survey. The Bouguer anomalies were calcu-
lated with a reduction density of 2.67 g/ccm. This survey was ex-
tended with existing data from Bouguer maps of Germany, Switzer-
land and 1Italy to a total length of 485 km and a total width of
100 km reaching from the Suabian Jura (FRG) in the north to the
Ligurian coast (I) in the south.

The Bouguer anomalies were reduced with 3-dimensional numerical
models for known shallow structures, such as the sediments of the
Molasse basin, the quarternary sediments of the alpine valleys
and the sediments of the Po-plain. Seismic reflection and refrac-
tion data as well as borehole- and geoelectric data were used to
construct these models and determine their density distributions.
A 3-dimensional computer model of the entire crust and the unde?-
lying wupper mantle was then developed. The evaluation of seismic
data showed that a 3-layer crust would be most appropriate for
this gravimetric model. ‘

In order to find the density distribution, an inversion technique
using the least square criterion was applied on this crust-mantle
model and the reduced Bouguer anomalies. Bodies with negative
density-contrasts were proposed in the middle crust below the
northern border of the Alps and near the surface in the northern
Apennine mountains as indicated by the gravity, seismic or geolo-
gical data.

The result of this procedure shows a smooth positive residual
anomaly of 500 km length and a maximum amplitude of more than .80
mgal. The good coverage with high quality seismic data, on which
the construction of this gravimetric model was based, precludes
an intracrustal source for this residual anomaly. It therefore
must originate from the upper mantle.

After introducing an anomalous body in the upper mantle the dens-
ity inversion was performed again with several parameter sets. It
always results in a positive density contrast between 0.05 and
0.1 g/cem for the anomalous body in the upper mantle. The density
contrast found at the Moho-discontinuity ranges from 0.3 to 0.5
km/s. A perfect fit between the reduced Bouguer anomalies and the
anomalies calculated from the model is obtained without further
modifications.

The positive density contrast of the anomaly in the upper mantle
however is excessive to result only from the decrease of volume
due to a negative temperature anomaly as suggested by kinematic
models. Different possibilities for this high density contrast
are discussed in relation with the presence of subducted lithos-
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pheric material below the Alps. The hypothesis of a zone, where
lithospheric material was subducted vertically downwards to about
200 km (Verschluckungszone) due to the continent-continent colli-
sion in the alpine orogeny is strongly supported by these re-
sults.



RESUME

Des mesures gravimétriques (558 stations) ont été éffectuées dans
une bande d environ 10 km de largeur, perpendiculairement a 1%axe
alpin. Cette bande de terrain se situe entre Constance (RFA) et
Bergamo (I).

Les stations se trouvant en Suisse ont été mesurées sur des
points de triangulation de 1°0ffice Fédéral de Topographie, alors
que pour les pluparts des stations italiennes 1l altitude a été a
été obtenue par nivewllement barométrique. Les anomalies de Bou-
guer ont été calculée a’ 1°aide d‘une densité de réduction de
2.67 g/ccm.

La région mesurée a été agrandie avec des données des cartes des
anomalies de Bouguer allemandes, suisses et italiennes. La surfa-
ce totale (485 km 1long, 100 km large) s’étend du Jura Suabe
(RFA), au nord, jusqu’a la cdte ligure (I), au sud.

La correction des anomalies de Bouguer pour des corps perturba-
teurs se trouvant prés de la surface (sédiments molassiques, sé-
diments quaternaires des vallées alpines et sédiments de la plai-
ne du P0) a été effectuée avec des modeles numériques a trois di-
mensions. Des données de la sismique de reflexion, de refraction
de méme que des données de forages et des mesures géoélectriques
ont été utilisées pour la détermination de la forme et la distri-
bution de densité de ces modéles.

Un modéle de 1la crolte terrestre et du manteau supérieur a égé
ensuite construit. Les résultats de la sismique ont montrés qu -
une division de 1la crofite terrestre en trois couches était la
plus appropriée. .
Deux corps exotiques ont été introduits pour des raisons gravime-
triques, géologiques et sismiques dans la crolite intermédiaire au
nord des alpes et prés de la surface dans la partie nord des ap-
penins.

La distribution des densités de ce modéle de la crolte et Qu man-
teau a été trouvé en utilisant une méthode d “inversion basée sur
le principe des moindres carrés.

Le résultat de ce processus donne une anomalie résiduelle douce
avec une amplitude maximale de plus de 80 mgal et une largeur Qe
500 km. La qualité et la distribution spaciale des données sismi-
ques permettent d“exclure une cause intracrustale pour cette ano-
malie. Pour cette raison elle devrait avoir son origine dans le
manteau supérieur. .
Aprés 1°introduction d‘un corps exotique dans le manteau supé-
rieur une inversion des densités a été & nouveau effectuée avec
différents paramétres. Il en résulte dans chaqu’un des cas un
contraste de densité positif compris entre 0.05 et 0.1 g/ccm dans
le manteau supérieur. D autre part le contraste de densité a
l’interface crolite/manteau supérieur varie entre 0.3 et 0.5
g/ccem. Sans modifications supplémentaires un accord excellent en-
tre les anomalies du modéle et les anomalies de Bouguer a été at-
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teint.

Le contraste de densité dans le manteau supérieur est trop grand
pour étre expliqué seulement par une diminution de volume. Cette
derniére ne peut &tre que la conséquence d ‘'une anomalie négative
de la température due & une zone de subduction.

Plusieurs possibilités en relation avec la subduction de matériel
lithosphérique sont discutées comme cause supplémentaire de ce
contraste marqué de densité.

L hypothése d’une zone lithosphérique ayant subit une subduction
jusqu “a une profondeur de environ 200 km, durant la phase de col-
lision continent-continent de 1'orogentse alpine est supportée
par les résultats de ce travail.



1 EINLEITUNG

Die Alpen als Gebirgszug an der Nahtstelle von zwei kollidie-
renden Lithosphdrenplatten gehdren zu den eindriicklichsten Zeugen
der aktiven Plattentektonik der Erde.

Wahrend sich die Strukturen und Bewegungsvorgdnge im obersten
Stockwerk der Alpen mit geologischen Untersuchungen recht gut re-
konstruieren lassen, entzieht sich der Aufbau in der Tiefe der
direkten Beobachtung. Erst mit geophysikalischen Methoden ist es
méglich geworden, Aufschluss iiber die Verhdltnisse in der tiefe-
ren Erdkruste und dem obersten Mantel zu erhalten und damit Rick-
schlisse auf die Prozesse zu ziehen, die sich wdhrend der Oroge-
nese in diesem Tiefenbereich abspielten. Diese Kenntnisse sind
grundlegend fiir das Verstdndnis der Rheologie, Kinematik und Dy-
namik von kollidierenden Lithosphdrenplatten. Zusdtzlich wird da-
durch wertvolle Information im Hinblick auf das Verstdndnis des
Antriebs der Plattentektonik gewonnen.

Zu den ersten geophysikalischen Untersuchungen der Tiefenstruktur
der Alpen gehdrten gravimetrische Arbeiten. So wurden von den Au-
toren Niethammer (1921), der die erste Schwerekarte der Schweiz
erstellte, und von Lehner (1930) isostatische Untersuchungen auf
dem Prinzip von Pratt (1855) und Hayford-Bowie (1912) im Gebiet
der Schweizer Alpen durchgefiihrt. Bereits Heiskanen (1924) und
spdter Salonen (1932), der eine ausfiihrliche Arbeit iiber die
Schweizer Alpen verdffentlichte, erkannten die Unrichtigkeit der
Pratt “schen Hypothese und  verwendeten das Prinzip von Airy
(1855). Dieser Autor erklirt den isostatischen Ausgleich nicht
mit einer Abnahme der Dichte bei zunehmender topographischer H6-
he, sondern mit einer gr&sseren Michtigkeit der Erdkruste. So
gibt Salonen (1932) bereits den Wert von 40 - 46 km fiir die mitt-
lere Krustenmidchtigkeit unter den Schweizer Alpen an. Auch
Schwinner (1931) und Holopainen (1947) fanden mit Arbeiten in den
Ostalpen aufschlussreiche Resultate, gelang es doch letzterem un-
ter anderem die negativen isostatischen Anomalien im Gebiet der
Molasse und der lombardischen Ebene mit dem Effekt der tertidren
Sedimente zu erklidren. Bis zu diesem Zeitpunkt standen allen er-
wdhnten Autoren lediglich die seismologischen Untersuchungen Gu-
tenbergs (1928) zur Verfiigung, die allerdings noch keine Anhalts-
punkte fir eine Alpenwurzel in Form einer Mdchtigkeitszunahme der
Kruste lieferten.

Gassmann und Prosen (1948) jedoch beschritten einen grundsdtzlich
anderen Weg der gravimetrischen Untersuchung, da sie die Proble-
matik der Hypothesen der Massenverteilung unter Meeresniveau, die
allen isostatischen Methoden eigen ist, erkannten und vermeiden
wollten. Auf einem Profil vom Schwarzwald bis in die Ndhe von
Bergamo berechneten sie zuerst mit Hilfe von 2-dimensionalen
Stérkérpern die Wirkung der Molasse und der mesozoischen Sedimen-
te des Helvetikums auf Grund geologischer Information (Staub,
1926) und modellierten darauf mit den korrigierten Bouguer-Anoma-
lien den Verlauf der Krusten-Mantel-Grenze (Moho) fiir eine Ein-
schicht-Kruste. Sie forderten unter Chur eine 17 km michtigere



Kruste als unter der Nordschweiz!

Diese von den gravimetrischen Interpretatoren geforderte Alpen-
wurzel wurde von Mintrop (1953) vehement angefochten, und fiihrte
dazu, dass mit den Sprengungen im Lac Rond (1956) und Lac Negre
(1958) die grossangelegte refraktionsseismische Untersuchung der
Alpen ihren Anfang nahm, welche ihren H6hepunkt in dem im Jahre
1975 Dbeobachteten Alpenlingsprofil (Alpine Explosion Seismology
Group 1976, Miller et al., 1978) erreichte, und die Existenz der
Alpenwurzel in Form einer Midchtigkeitszunahme der Kruste, bestid-
tigte. Mit diesen Resultaten inderten sich die Voraussetzungen
fir die gravimetrische Interpretation. Eine einheitliche seismi-
sche Interpretation dieser Profile im Gebiet der Schweiz wurde
von Egloff (1979) durchgefiihrt. Neben zahlreichen weiteren Auto-
ren wurden von Choudhury et al. (1971), Mueller und Talwani
(1971), Makris (1971), Angenheister et al. (1972,1975), Mueller
et al. (1976), Miller et al. (1977), Perrier et al. (1980), Muel-
ler (1982) sowie am Beispiel der Schweizer Geotraverse Basel-
Chiasso von Kahle et al. (1976,1980) kombinierte gravimetrisch-
seismische Interpretationen durchgefiihrt. In zahlreichen Fillen
wurden dabei sidmtliche weiteren verfiigbaren erdwissenschaftlichen
Daten in die Interpretationen einbezogen, wie sie im Band Sympo-
sium Alpine Geotraverses 19807 (Ecl.Geol .Helv.,73/2) fiir die
Schweizer Geotraverse Basel-Chiasso verdffentlicht sind. Allen
erwdhnten Untersuchungen liegt jedoch die 2-dimensionale gravime-
trische Modellrechnung zugrunde.

Nach der Fertigstellung der neuen Schwerekarte der Schweiz durch
Klingelé wund Olivier (1979,1980) lag in der Schweiz eine Studie
mit {iberdurchschnittlich grosser Stationsdichte und hoher Daten-
qualitdt vor, die es Kissling (1980,1982) zum ersten Mal erlaub-
te, einen Vergleich von 3-dimensionalen Modellen, basierend auf
den seismisch gefundenen Anderungen der Krustenmédchtigkeit, mit
den Bouguer-Anomalien vorzunehmen. Ausgehend von der neuen Schwe-
rekarte der Schweiz wurden zudem von Klingelé (1979) sowie Klin-
gelé und Kissling (1982) 3-dimensionale isostatische Modelle nach
den Hypothesen von Airy-Heiskanen und Vening-Meinesz berechnet
und diskutiert.

Nicht zuletzt wurde diese Entwicklung in so kurzer Zeit neben dem
verbesserten Datenmaterial durch den Einsatz grosser Rechenanla-
gen und der Entwicklung der entsprechenden Software durch die er—
wédhnten Autoren erméglicht.



2 PROBLEMSTELLUNG

Die in Fig.1 dargestellte neue Bouguer-Karte der Schweiz
(Klingelé und Olivier, 1979) gibt die Anderungen der Schwere wie-
der, die durch die {iberlagerung von sidmtlichen im Untersuchungs-
gebiet vorhandenen gravimetrischen Stérkdrpern verursacht werden.
Die Trennung der Anomalien der einzelnen Stdrkdrper wird {ibli-
cherweise durch die Separation der Residualanomalien vom Regio-
nalfeld erreicht. Dabei miissen sich jedoch die Wellenlidngen der
Residualanomalien, welche interpretiert werden sollen, deutlich
von denjenigen der regionalen Anomalien unterscheiden. Eines der
Hauptprobleme bei der Interpretation des Schwerefeldes in den Al-
pen liegt in der Tatsache, dass die Anomalien der einzelnen Stor-
korper kaum voneinander getrennt werden kénnen. Der erste Schritt
bei der Interpretation besteht deshalb darin, fiir die bekannten
Stérungen Modelle zu berechnen, in die sidmtliche verfiigbaren geo-
logischen und geophysikalischen Daten miteinbezogen werden. An-
schliessend wird die Schwerewirkung des Modells von den Bouguer-
Anomalien subtrahiert.

Dies wurde von Kissling (1980,1982) fiir die Molasse-Sedimente und
den Ivrea-K&érper durchgefiihrt und lieferte die korrigierte Schwe-
rekarte der Schweiz (Fig.2). Diese Karte gibt nun die Schwereano-
malie, die durch die Zunahme der Krustenmdchtigkeit unter den Al-
pen verursacht wird, bereits sehr viel besser wieder, wobei nach
wie vor weitere Stérkdrper in der Kruste oder im Mantel eine Rol-
le spielen kdnnen.

Die relativ gute Kenntnis der Moho-Tiefen, d.h. der Krustenmidch-
tigkeit (Fig.l4) aus seismischen Untersuchungen (Egloff, 1979 und
Mueller et al., 1980) erlaubte es Kissling (1980,1982), die
Schwerewirkung der Knderung der Krustenmichtigkeit (unter Annahme
einer Referenzkrustenmdchtigkeit To = 30 km und eines Dichtekon-
trasts an der Moho dg = 0.30 g/em3) zu berechnen (Fig.3). Ver-
gleicht man diese Modellschwere (Fig.3) mit der erwihnten Schwe-
rekarte der Schweiz, korrigiert fiir die Molasse-Sedimente und Iv-
rea-Korper (Fig.2), so stellt man eine recht gute Ubereinstimmung
fest. Ein sehr niedriger Dichtekontrast um 0.3 g/cm3 kénnte die
Beziehung zwischen Mohotiefe und Bouguer-Anomalie (Kissling,
1982) erkldren. Ein so geringer Dichtekontrast an der Moho steht
jedoch in deutlichem Widerspruch zu dem von Egloff (1979) bei der
Auswertung der refraktionsseismischen Profile in den Schweizer
Alpen gefundenen Kontrast der Geschwindigkeit der Kompressions-
wellen (Vp) an der Moho, wenn darauf die gingigen Geschwindig-
keits-Dichte-Beziehungen (z.B. Woollard 1975) angewandt werden.
Kissling (1982) diskutiert folgende Mdglichkeiten:

- Die verwendeten Vp/Dichte-Beziehungen sind in den Alpen nicht
anwendbar.
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- Die Zunahme der Mdchtigkeit der unteren Kruste ist hauptver-
antwortlich bei der Midchtigkeitszunahme der Kruste unter den
Alpen.

- Es existiert ein positiver Stdrkdrper in der unteren Kruste
(vgl. Mueller und Talwani (1971) fiir die Ostalpen sowie Kahle
et al. (1976) fiir die Geotraverse Basel-Chiasso)

- Der Dichtekontrast an der Moho ist variabel.

- Es existiert ein positiver Stérkdrper im Mantel, der durch
Teile einer kiihleren und mdchtigeren Lithosphire im Bereich
einer Verschluckungszone unter den Alpen verursacht wird (Pan-
za und Mueller, 1978)

Klingelé wund Kahle (1982) berechneten fiir die Beziehung zwischen
Bouguer-Anomalien und mittleren topographischen HShen im Kanton
Graublinden Werte von ca. +1 mgal/km gegeniiber -45 mgal/km fiir die
librigen Alpen. Selbst dieser Wert ist jedoch noch positiver als
der von Woollard (1970) ermittelte positivste Wert aus einer Se-
rie von weltweiten Daten (-50 mgal/km fiir Alaska). Diese Beobach-
tung deutet auf relativ zur Umgebung gesehen positivere Dichten
in der Kruste oder im Mantel unter den Gebieten mit zunehmender
topographischer H6he hin.

In Fig.5 sind die Residualanomalien dargestellt, die nach Abzug
der Schwerewirkung der Krustenmichtigkeit (Fig.3) von der korri-
gierten Schwerekarte der Schweiz (Fig.2) iibrigbleiben. Fig.T7
zeigt die isostatische Karte der Schweiz wie sie von Klingelé und
Kissling (1982) berechnet wurde. Ein weiteres Indiz fiir die ano-
malen Verh&ltnisse im Kanton Graubiinden erhalten wir, wenn wir
ein Profil der erwdhnten Residualanomalien von Konstanz bis ins
Bergell (Fig.6) mit dem Profil der isostatischen Karte (Fig.8)
vergleichen. Auffallend ist die Ubereinstimmung der 1lokalen An-
omalie mit Minimum im ndrdlichen Kanton Graubiinden auf beiden
Profilen. Andererseits beobachten wir in Fig.6 einen positiven
Trend, der vom Nord- bis zum Siidende +50 mgal betrigt und auf dem
Profil der isostatischen Anomalien (Fig.8) nicht zu beobachten
ist. Es ist denkbar, dass diese Zunahme der Residualanomalien die
nordliche Flanke einer sehr viel 1langwelligeren Anomalie dar-
stellt. Die Tatsache, dass dieser Trend bei den isostatischen An-
omalien (Fig.7,8) nicht sichtbar ist, legt nahe, dass die tiber-
tiefte Moho (im Gebiet des Bergells {iber 50 km, isostatisch wiren
aber nur 40-45 km nétig, vgl. Klingelé und Kissling 1982) tiefer
unten massenmdssig kompensiert wird.
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Im Hinblick auf das Projekt ‘Europdische Geotraverse (EGT)’
schien es sinnvoll, diese Fragen zundchst an einem Profil durch
die Schweizerischen Alpen zu untersuchen, welches spdter in die
gesamteuropdische Traverse integriert werden kann und Grundlagen
fir die detaillierten geophysikalischen und geologischen Untersu-
chungen liefert.

Die hier dargelegte Problematik kann nur gelést werden, wenn so-
wohl das ndrdliche wie auch das siidliche Alpenvorland mit den
tertidren Sedimenten in die Interpretation einbezogen wird. Die
oben erwidhnte Schwierigkeit bei der Separation der Anomalien
macht es notwendig, diese Stdérungen vorgdngig zu modellieren.
Dies ermdglicht es, die verbleibenden Anomalien, welche durch die
Machtigkeitsinderung der Kruste und eventuelle Stdérkérper in der
Kruste und im obersten Mantel unter den Alpen verursacht werden,
unter Einbezug des regionalen Verlaufs der Schwere zu interpre-
tieren.

Wahrend die zur Verfiigung stehenden refraktionsseismischen Daten
vorwiegend Information iiber die tiefer liegenden und grossrdumi-
geren Strukturen der Kruste liefern, untersucht die Geologie den
oberfldchennahen geologisch-tektonischen Aufbau der Alpen, der
fiir die Gravimetrie einen wichtigen Randwert darstellt. Diese
Kenntnisse sind grundlegend, um gravimetrische Stérkdrper nahe
der Oberfldche zu erkennen, falls notwendig zu modellieren und so
Rickschliisse auf tieferliegende Stdrungen ziehen zu kénnen. Vor-
aussetzung ist dabei allerdings, dass eine gravimetrische Vermes-
sung mit geniigend grosser Messpunktdichte zur Verfiigung steht,
die es erlaubt, die Anomalien mit der Geologie zu korrelieren.
Die gravimetrische Modellrechnung wird bedeutend vereinfacht,
wenn das Profil senkrecht zum Streichen der Hauptstrukturen ver-
lduft. Damit wird der Einfluss von seitlichen Stdrungen mdglichst
klein gehalten, und es kénnen =zudem grdsstmdgliche horizontale
Schwerednderungen erwartet werden.

Die Voraussetzung, dass die gravimetrische Untersuchung in einem
Gebiet mit guter seismischer Information durchgefiihrt wird, ist
im Ostlichen Teil der Schweiz am besten gewdhrleistet. Dies fiihr-
te zur Wahl des Untersuchungsstreifens (Traverse) in gerader Li-
nie von der Donau (Schwibischer Jura) durch den Molassetrog (am
westlichen Ende des Bodensees vorbei, in der Ndhe von Konstanz)
bis in die Alpen (ungefihr quer zum Streichen) nach Bergamo
(Fig.9) wund von hier durch die Po-Ebene nach Carrara, 30 km dst-
lich von La Spezia (an der Ligurischen Kiiste). Von Konstanz bis
nach Bergamo wurden mit eigenen Messungen auf einem 10 km breiten
Streifen die Daten der neuen Schwerekarte der Schweiz und der
Schwerekarte Italiens (Ballarin et al., 1972) verdichtet.

Die Anforderungen an die vorliegende Untersuchung waren deshalb:

- eine méglichst gleichmidssige tiberdeckung mit Schwerestationen
im Alpenbereich des 10 km breiten Streifens zu erstellen, da-
mit oberfldchennahe Storkérper mit der Geologie korreliert und
notigenfalls interpretiert werden kdnnen;
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eine flidchenmidssige Vermessung im Bereich der Siidalpen durch-
zufiihren, um die Fortsetzung des Schwerefeldes vom Kanton Tes-
sin in Richtung Osten zu belegen; ein Teil dieser Vermessung
wurde im Rahmen der Diplomarbeit Meyer (1982) durchgefiihrt;

die neuen gravimetrischen Daten in die bereits bestehenden Da-
ten zu integrieren und damit eine Traverse von ca. 100 km
Breite zu erstellen;

die Reduktion der Schwereeffekte der quartdren Talfiillungen in
den Alpentdlern durchzufiihren;

die Schwerewirkung der tertiiren Molasse- und Po-Sedimente mit
Hilfe von 3-dimensionalen Modellen zu berechnen;

ein 3-dimensionales Mehrschichten-Krustenmodell basierend auf

den seismischen Daten zu konstruieren und damit die oben er-
widhnten Fragen der Krustenstruktur abzuklédren;

eine allenfalls vorhandene Mantelanomalie qualitativ zu inter-

pretieren, wozu die Linge des Profils (ca. 500 km) notwendig
ist.



= 15 =

3 GEOLOGISCH-TEKTONISCHE UBERSICHT

Eine tektonische Karte, in der das bearbeitete Gebiet bezeich-
net ist, stellt Fig.9 dar. Alle in dieser Arbeit gezeigten Schwe-
reprofile liegen auf der Linie A-A° in Fig.9. Im folgenden wird
ein schematischer Abriss der Geologie anhand des in Fig.10 darge-
stellten Profils gegeben. Folgende Quellen dienten zur Konstruk-
tion des geologischen Profils:

- Geologische lUibersichtskarte von Siidwestdeutschland (1:600000),
herausgegeben vom Geologischen Landesamt, Baden-Wiirttemberg
(1954)

- Geologische Karte der Schweiz (1:500000), herausgegeben von
der Schweizerischen Geologischen Kommission, bearbeitet von
Spicher (1980)

- Tektonische Karte der Schweiz (1:500000), herausgegeben von
der Schweizerischen Geologischen Kommission, bearbeitet von
Spicher (1980)

- Milnes A.G. (1978), Structural zones and continental colli-
sion, Central Alps

- Nabholz,W. (1982), Geologische Profile : Konstanz - Clusone
St .Gallen - Como

- Trimpy,R. (1980), Geology of Switzerland, Part A + B

- Gwinner ,M.P. (1971), Geologie der Alpen

- Pieri,M., and Groppi,G. (1981), Subsurface Geological Structu-
re of the Po Plain, Italy

- Consiglio Nazionale delle Ricerche (C.N.R) (1982),
Carta strutturale dell’Appennino settentrionale 1:250000

- Consiglio Nazionale delle Ricerche (C.N.R.) (1980),
Sezioni geologico-strutturali in scala 1:200000 attraverso
1l appennino settentrionale
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Vom Siidrand des Schwidbischen Juras in Richtung Alpen liegen mit
zunehmender Midchtigkeit die flachgelagerten tertidren Sedimente
der Molasse (vorwiegend bestehend aus Konglomeraten (Nagelfluh),
Sandsteinen, Tonen und Mergeln) auf dem mit ca. 50 einfallenden
Untergrund. Dieser Untergrund besteht aus mesozoischen Sedimen-
ten, die auf dem kristallinen Basement abgelagert wurden. Am Al-
pennordrand wurden die Molasse-Sedimente durch den letzten Schub
der Alpenbildung im oberen Miozd&n steilgestellt wund durch die
helvetischen Decken zum Teil noch iiberfahren. Auf den Molasse-Se-
dimenten liegen iiber weite Gebiete glaziale und fluviatile quar-
tire Sedimente (Mordnen und Schotter), die hier jedoch nicht aus-
geschieden wurden. Den nérdlichsten Deckenkomplex der Alpen bil-
den die helvetischen Decken, die Gesteine permischen (Verrucano),
mesozoischen und tertidren Alters (Flysch, Sandstein, Kalke) ent-
halten, und im Schelfgebiet am Nordrand der Tethys abgelagert
wurden. Sie werden im Siiden durch das vorwiegend aus Flysch be-
stehende Ultrahelvetikum abgeldst, das im Stidteil des erwdhnten
Schelfgebietes sedimentiert wurde. Tertidre (vorwiegend Flysch)
und mesozoische (kalkige) Einheiten bilden die autochthone und
paraautochthone Sedimentbedeckung des Aar-Massivs. Im Profil
(Fig.10) wurde der Flysch des Ultrahelvetikums und des Paraau-
tochthons unter Flysch s.l. zusammengefasst.

Im Fenster von Vdttis und Tamins tritt das Aar-Massiv noch einmal
an die Oberflidche und dokumentiert damit das Abtauchen in Rich-
tung Osten. Obwohl dies fiir das siidlich der Rhein-Rhone-Linie an-
grenzende Tavetscher Zwischenmassiv nicht mehr der Fall ist, wird
aus geologisch-tektonischen {iberlegungen trotzdem eine Fortset-
zung dieser Einheit im Untergrund in Richtung Osten vermutet. Das
Abtauchen dieses Massivs unter den Ilanzer Verrucano, welcher das
tiefste Element der helvetischen Decken der Ostschweiz darstellt,
fiihrte zur Ansicht, dass das Tavetscher Zwischenmassiv den nicht
“verschluckten” Rest des ehemaligen kristallinen Sockels der ost-
schweizerischen helvetischen Decken darstellt (vgl. z.B. Richter
1973). Ebenso wie fiir das Tavetscher Zwischenmassiv, wird auch
fiir das Gotthard Massiv die Fortsetzung im Untergrund nach Osten
angenommen .

An der Oberflidche, siidlich der Rhein-Rhone-Linie, liegen die zum
Penninikum gehSrenden kalkig-tonigen Biindnerschiefer, zum Teil
ophiolithfiihrend, deren maximale Michtigkeit von Trimpy (1980)
mit iiber 5 km angegeben wird. Weiter siidlich stapeln sich die
penninischen Decken iibereinander. Alle hier aufgeschlossenen pen-
ninischen Decken, mit Ausnahme der Schamser-Decken, bestehen aus
Deckfalten mit einem kristallinen Kern und einer Hiille von meso-
zoischen Gesteinen. iiber den Tessiner Gneiss-Decken, liegt die
Adula-Decke, deren Sedimenthiille zum grossen Teil aus Bilindner-
schiefern besteht. Als nichsthdhere Glieder im Deckengebdude
trennt man die Tambo- und die Suretta-Decke ab. Die Masse der Se-
dimentbedeckung des Suretta-Kristallins (vermutlich Orthogneisse
aus jungherzynischem Granit) wird durch ophiolithreiche Bilindner-
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schiefer gebildet. Sie liegt auf dem kristallinen Kern und bildet
die Averser Zone. Die Zuriickverfolgung der Suretta-Decke in ihre
Wurzelzone gelingt nicht mehr vollstdndig, da diese vom spdtalpi-
dischen granodioritischen Bergeller Pluton durchschmolzen wurde.
iber der Suretta-Decke folgt auf penninischem Flysch der wurzel-
lose Komplex der Schamser-Decken, die hauptsédchlich aus karbona-
tischen Gesteinen Dbestehen. Im Osten tauchen die penninischen
Decken unter das Ostalpin ab. Siidlich an das Bergeller Massivs
grenzt die Tonale-Zone, ein steil nach Norden einfallender Strei-
fen von Schiefern, Gneisen und Linsen von Amphiboliten, Kalksili-
katfelsen und Marmoren, Pegmatiten und vereinzelten Ultrabasica
(Lardelli,1981), der als Wurzelzone der mittelpenninischen Decken
interpretiert wird (Moticska, 1970). Diese Zone wird durch die
Insubrische Linie, die hier steil nach Norden einfdllt, vom sid-
alpinen Kristallin, das keinerlei Verwandtschaft mit dem Pennini-
kum mehr zeigt, getrennt. Von verschiedenen Autoren wird auf den
Zusammenhang zwischen dem Auftreten der Intrusionen (Bergell,
Adamello) und den Bewegungen an der insubrischen Linie hingewie-
sen.

Das siidalpine Kristallin (Insubrisches Kristallin oder Serie dei
Laghi) besteht vorwiegend aus Glimmerschiefern und Phylliten, die
siidwdrts unter ihre permo-mesozoische Sedimentbedeckung abtau-
chen.

Die Tektonik der Lombardischen Alpen ist durch im Perm angelegte
und im Jura aktivierte Horst- und Graben-Strukturen gepridgt (Ki-
lin und Trimpy, 1977; Winterer und Bosellini, 1981). Das Lombar-
dische Becken wird im Westen durch das Canavese- und im Osten
durch das Trento-Plateau begrenzt. Die gréssten Midchtigkeiten der
permo-mesozoischen Sedimente werden im Generoso-Becken (vgl. Ber-
noulli, 1964) und im Monte Nudo-Becken erreicht (vgl. K&lin und
Triimpy 1977). Diese zwei Becken sind durch die Arbostora-Schwelle
(friher Luganer Schwelle) getrennt. Maximale Sedimentm&chtigkei-
ten werden aus stratigraphischen Untersuchungen mit 5 - 8 km an-
gegeben (vgl. Pieri, 1969 und Bosellini, 1965). Eine stratigra-
phische {Ubersicht iiber die permo-mesozoischen Sedimente der Ber-
gamasker Alpen gibt Gwinner (1971). Hauptanteile bilden Kalke,
Dolomite sowie permischer Verrucano und Vulkanite (Porphyre und
Tuffe) .

Bei Bergamo beginnen die tertidren und quartédren Sedimente der
Po-Ebene, unter die die mesozoischen Sedimente der Silidalpen ab-
tauchen. Es kann eine Serie von Falten und Briichen identifiziert
werden (Pieri und Groppi, 1981), die auf prdpliozidne Kompres-
sionstektonik hinweisen. Durch die grosse Anzahl von reflexions-
seismischen Profilen, die von Pieri und Groppi (1981) interpre-
tiert wurden, 1liegt zuverldssige Information liber die Geologie
bis in einige Kilometer Tiefe vor. Die tiefste Einheit, die zu-
sammenhdngend kartiert wurde, bildet das Pliozidn. Uber die tiefe-
re geologische Struktur liegt nur noch stellenweise Information
vor. Unmittelbar siidlich der Lombardischen Alpen, l&dsst sich je-
doch der prédpliozidne Untergrund noch verfolgen und kann mit den
sidalpinen Sedimenten der Lombardischen Alpen korreliert werden.
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Das Basement wurde mehrfach erbohrt, so bei der Bohrung Battuda
1, die 50 km 6stlich des Profils auf gleicher Breite wie die Boh-
rung Soresina (vgl. Fig. 10) liegt, und wurde dort als ‘Scisti
dei Laghi’ interpretiert. Weitere kompressionstektonische Struk-
turen liegen im Bereich des Emilia-Bogens (siehe bei Bohrung Cre-
mona, Fig.10 und Fig.24), dem Monferrato-Bogen im Westen und dem
Ferrara-Romagna-Bogen im Osten des Profils mit nordvergenten Fal-
ten -und Aufschiebungen. Eine stratigraphische Ubersicht liber die
Sedimente der Po-Ebene wird spidter dargestellt.

Im Siiden wurden die autochthonen Po-Sedimente durch die Liguri-
schen Einheiten des Nord-Apennins iiberfahren. Die Autoren Pieri
und Groppi (1981) weisen auf die daraus resultierende Problematik
bei der Bestimmung der Nordgrenze der allochthonen Ligurischen
Komplexe im Gebiet siidlich des Emilia-Bogens hin, sind doch diese
bereits wieder durch alluviale Po-Sedimente iliberdeckt. Die Ligu-
rischen und sub-Ligurischen Gesteine sowie die Bruchtektonik im
Nord-Apennin wurden im Profil (Fig.10) stark schematisiert. Die
stellenweise aufgeschlossenen Toscana-Einheiten wurden nicht se-
pariert. Eine Ubersicht iiber die Stratigraphie der Liguriden gibt
Dallan Nardi und Nardi (1975). Sie werden durch Gesteine oberju-
rassischen bis eozinen Alters (ophiolithische und kalkige Brec-
cien, Sandsteine und Flysch) gebildet. Waéhrend der im friihen 0li-
gozdn beginnenden Orogenese, als sich die Liguriden bereits nach
Nordosten bewegten, wurden darauf Sedimente abgelagert (oberstes
Eozdn bis oberstes Miozidn, vorwiegend Mergel und Sandsteine). Die
Liguriden liberlagern die Toscana-Decke, die aus Gesteinen von der
spdten Trias bis 0Oligozdn-Miozin-Grenze besteht und ihrerseits
iber das Toscana-Autochthon und Paraautochthon iiberschoben wurde.
Der Carrara-Marmor ist wohl der beriihmteste Vertreter dieses
durch die {iberlagerung der Toscana-Decke und der Liguriden meta-
morphisierten Gesteinskomplexes, der vom siidéstlich von Carrara
aufgeschlossenen granitischen Basement bis zum tertidren Flysch
reicht. Erwdhnenswert sind zudem noch die permischen Konglomerate
(Verrucano), dessen Typuslokalitdt unweit vom Siidende des Profils
am Monte Verruca, siidlich von Pisa liegt (Ager, 1980).

Die mesozoische Sedimentationsgeschichte im Gebiet des Nord-Apen-
nins ist gekennzeichnet durch zunehmende Tiefe des Ablagerungsge-
bietes. Wahrend die méd&chtigen Kalke aus der spiaten Trias bzw. dem
friithen Jura noch als Flachwassersedimente angesehen werden, wei-
sen die geringmdchtigeren Kieselkalke und Radiolarite des spidte-
ren Jura auf einen wesentlich tieferen Ablagerungsraum hin (Ager
1980). Erst im mittleren Oligozidn ist eine Knderung der Sedimen-
tationsbedingungen feststellbar, die zeitlich mit dem Beginn der
Orogenese in den Alpen zusammenfdllt (Ager, 1980). Ins spidte Oli-
gozdn und friihe Miozdn gehdrend, werden die Macigno-Einheiten da-
tiert, deren Sandsteine der Flysch-Fazies zum ersten Male als
Turbidite erkannt wurden. Ihr Auftreten wird in Zusammenhang mit
der beginnenden Orogenese gebracht. Im Ligurischen Schelfgebiet,
das auf dem Profil nicht mehr dargestellt ist, gibt Letz et al.

(1978) wie auch Reutter et al. (1978) fiir die maximale Michtig-
keit der Sedimente 5 km an.
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4 GRAVIMETRISCHE DATEN

4.1 tUbersicht

Die fiir diese Arbeit verwendeten Schwere-Stationen sind in
Fig. 11 dargestellt. Sie setzen sich aus folgenden Gruppen zusam-
men:

A. Vom Autor vermessene Schwere-Stationen auf einem 10 km breiten
Streifen von Kreuzlingen bis Bergamo (im folgenden kurz Profil
genannt), den drei zusdtzlichen Schwereprofilen quer zum Velt-
lin bei Morbegno, Berbenno und Sondrio sowie den Stationen
lidngs des Veltlins, von Morbegno bis nach Tirano, um den An-
schluss an die Stationen der Schwerekarte der Schweiz im Val
Poschiavo herzustellen.

i) Auf Vermessungspunkten gemessene Stationen
ii) Barometrisch nivellierte Stationen

B. Schwere-Stationen der Diplomarbeit Meyer (1982) am Institut
fiir Geophysik der ETH Ziirich

i) Auf Vermessungspunkten gemessene Stationen, bzw. ab Seehd-
he nivelliert.

ii) Barometrisch nivellierte Stationen

C. Schwere-Stationen der neuen Schwerekarte der Schweiz (Klingelé
und Olivier, 1980)

D. Schwere-Stationen aus der italienischen Schwerekarte (Ballarin
et al., 1972), auf Fig.11 siidlich von Bergamo nicht mehr dar-
gestellt.

E. Deutsche Schwere-Stationen (vom Niedersdchsischen Landesamt
fiir Bodenforschung, Hannover, zur Verfiigung gestellt)
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4,2 Gravimetrische Vermessung

Im folgenden wird die Vermessung der Schwere-Stationen der
Gruppe A diskutiert.
Die gesamte gravimetrische Aufnahme dieser Stationen sowie derje-
nigen in der Diplomarbeit Meyer (1982), die in diese Arbeit inte-
griert wurden, erfolgte mit den Gravimetern °‘Lacoste and Romberg ’
Typ °G° No. 317 und 514. Im Gebiet der Schweiz wurden simtliche
Stationen auf trigonometrischen Punkten oder Nivellementspunkten
gemessen, um die Kompatibilitdt mit den Stationen der neuen
Schwerekarte der Schweiz zu gewdhrleisten. Teilweise konnten die-
se Punkte nur 2zu Fuss erreicht werden, was die Messleistung in
diesen Gebieten auf 3 bis 4 Stationen pro Tag herabsetzte. Auf
jtalienischem Gebiet wurden neben den Stationen auf Nivellements-
punkten auch barometrisch nivellierte Stationen gemessen.
Im siidlichen Kanton Graubiinden sowie im schweizerischen und ita-
lienischen Teil des Bergells stand wdhrend 2 Tagen fir 15 Statio-
nen je ein Helikopter zur Verfliigung.
Fiir die vorliegende gravimetrische Untersuchung wurde vom Basis-
stationsnetz, das fiir die neue Schwerekarte der Schweiz (Klingelé
und Olivier, 1980) verwendet wurde, ausgegangen. Dieses Netz wur-
de allerdings um Stationen, die in der N&he des Messgebietes la-
gen, erweitert, um unndtig lange Anfahrtswege zu vermeiden.

4.3 Barometrische Hohenbestimmung

4.3.1 Voraussetzungen

Die geringe Dichte von Vermessungspunkten (Nivellements- oder

Triangulationspunkte) im italienischen Alpengebiet zwang uns,
nach einer geeigneten Alternative zu suchen. Eigene Nivellements-
oder Triangulationsnetze zu erstellen, kam aufgrund des hohen
Personal- und Zeitaufwandes nicht in Betracht. Uber die Genauig-
keit der kotierten Kartenpunkte lagen fiir Italien weder Erfah-
rungswerte noch Untersuchungen vor. Da der grosste Teil der ita-
lienischen Karten (1:25000) aus der Zeit vor dem zweiten Welt-
krieg datiert und vorwiegend mit Hilfe terrestrischer Photogram-
metrie erstellt wurde, fielen diese als Hohenreferenzen ebenfalls
weg.
Neuere Untersuchungen iiber die Genauigkeit der barometrischen HG-
henbestimmung (Erwes, 1975) in Brasilien, bei denen allerdings
meistens Héhendifferenzen von weniger als 100 m gemessen wurden,
zeigten beim Vergleich mit nivellierten Hohen Genauigkeiten von
+/- 1 m oder besser, abhdngig von der verwendeten Methode.
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4.3.2 Messmethode und verwendete Geridte

Unter den von Erwes (1975) getesteten Methoden kam die ‘Jump
method® (zwei Hohenmessergruppen messen jeweils simultan an den
Punkten A und B, zwischen denen die H8hen bestimmt werden soll)

Tabelle 1: Spezifikation der verwendeten Instrumente

Hohenmesser THOMMEN Barometer THOMMEN

3B4.01.2.5000 2A2.01.1

No 237647 & 237669 No 93569
Messprinzip Aneroiddosensatz Aneroiddosensatz
Anzeige Mechanisch (Zeiger) Mechanisch (Zeiger)
Einheit Meter (m) Millibar (mbar)
Ablese-
genauigkeit *0.5m * 0.1 mbar
Absolute
Genauigkeit ¥3.0m < 0.1%
Temperatur -
kompensation Ja Ja

aus personellen und apparativen Griinden nicht in Frage, da simul-
tan zwei Equipen mit je drei Hohenmessern und einem Fahrzeug hit-
ten verfiligbar sein miissen. Zum Einsatz gelangte deshalb die Ba-
sismethode, bei der wdhrend der gesamten Messzeit an der Basis
durch eine Registrierstation der meteorologisch bedingte Luft-
druckverlauf aufgezeichnet wurde. Gemessen wurde mit zwei H&hen-
messern und einem Barometer. Die Spezifikationen dieser Geridte
sind in Tabelle 1 und Tabelle 2 angegeben. Fiir die Basisaufzeich-
nung wurde ein Mikrobarometer verwendet, wofiir am Institut fiir
Geophysik ein digitales Aufzeichnungsgerdt fiir den netzunabhingi-
gen Feldbetrieb gebaut wurde. Der Skalenfaktor und die Tempera-
turabhingigkeit des Ger&ites wurden auf einer Quecksilbersiule der
Firma Swissair (Schwien-S&iule, Genauigkeit: dP(absolut) =
+/- 0.01 mbar) bestimmt. Fiir die Temperaturmessung und die Be-
stimmung der Luftfeuchtigkeit wurde ein Assmann Aspirations-
Psychrometer verwendet. Dieses Gerdt misst die Trocken- und
Feuchttemperatur auf +/- 0.2 °C genau.
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Tabelle 2: Spezifikation der Basisstation

Sensor MIBA 279, Streckeisen & Co

Messprinzip Aneroiddose mit berihrungsfreiem, in-
duktivem Abgriff liefert Spannung zwi-
schen =15 V und +15 V
(zunehmende Spannung bei abnehmendem Druck)

Spannung s- eingebautes Messgerit

messung Typ Calcumeter 4100

Aufzeichnung digital auf Papierstreifen, in Volt

Sampling rate zwischen 1 Messung pro 1 bis 99 Minuten
programmierbar

Genauigkeit =~ 0.01 V; entspricht 1n etwa der

der Aufzeich- Messgenau1gke1t (ca. X 0.14 mbar)

nung

Stromversor- 12 V, intern oder extern

gung

Skalengaktor 750 mbar : 0.0752 V/mbar

bei 23 1050 mbar : - 0.0668 V/mbar
dazwischen linear
Repetierbarkeit: * 0.0001 V/mbar

Temperatur- im Mittel :

abhingigkeit + 2.6°10° V/mbar*©°C

des Skalenfak-

togs zwischen bestlmmt mlg einer Genaulgkelt von

0 OC und ¥ 0.9°107° V/mbar‘°C

40°C

Temperaturab- +0.01335 v/°cC = - 0.2 mbar/°C

hdngigkeit

des angezeig-

ten Wertes bei

P=const

zwischen

0 °¢ und

40°C

Langzeitdrift keine Angabe

4.3.3 Durchfiihrung der Messungen

Bei allen Messungen wurde nach dem Prinzip der Schleifenmes-
sung vorgegangen, d.h. der Anfangspunkt ist gleich dem Endpunkt
einer Schleife, wobei dieser Punkt im Normalfall ein Triangula-
tions- oder Nivellementspunkt ist, der als Héhenreferenz dient.
Die Basisstation registriert wihrend der ganzen Messzeit an die-
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sem Punkt die Luftdruckschwankungen. Da vorldufig noch keine Tem-
peraturmessung am Sensor der Basisstation zur Korrektur der Tem-
peraturabhdngigkeit méglich ist, wurde der Sensor in ein Styro-
porgehduse eingepackt, um kurzperiodischen Temperaturidnderungen
zu begegnen. Die Zeit flir den Durchlauf der Messschleifen wurde
so kurz gewdhlt, dass der Temperatureinfluss als linearer Anteil
des Schleifenschlussfehlers interpretiert und ausgeglichen werden
konnte. Wichtig ist, dass der Sensor schon einige Stunden vor Be-
ginn der Messung auf die Aussentemperatur gebracht wird.

Folgende Messanordnungen wurden gewdhlt:

a) Bei fldchenhafter Vermessung

el N

BST B

BST ¢ Basissstation zur Luftdruckaufzeichnung
B ¢ Anfangs- und Endpunkt der Messschleife
P1,..-.Pn : Messpunkte
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In jedem Punkt werden folgende Werte gemessen:

H1, H2, H3 : H6hen, bzw. Druckablesung der 3 Gerdte

Tt : Trockentemperatur
Tf : Feuchttemperatur
t : Zeit

Soweit méglich, werden in Abstdnden von drei bis vier Punkten ei-
ne Messung auf einem Punkt mit bekannter H&he (z.B. Nivellements-
punkt) durchgefiihrt. Diese Kontrollhdhen werden zur Ausgleichung
verwendet (siehe folgendes Kapitel). Wo keine solchen Kontrollho-
hen gemessen werden konnten (z.B. in italienischen Alpentdlern),
wurden, soweit als moéglich, die Messpunkte auf kotierte Punkte
der Landeskarten gelegt.

Es wurde festgestellt, dass folgende Faktoren die Genauigkeit der
barometrischen Hohenbestimmung erheblich verbessern:

- Die Messungen nur an Tagen durchfiihren, an denen keine thermi-
sche Konvektion herrscht, da das Temperaturprofil durch die
aufsteigende warme Luft betrdchtlichen zeitabhidngigen Schwan-
kungen unterliegt. Durch Messungen wdhrend der Nachtstunden
wird dieses Problem am einfachsten eliminiert.

- Die Reihenfolge der Messpunkte ist so zu wdhlen, dass die An-
derung des Vorzeichens der Hdhendnderung méglichst wenig wech-

selt, da die Hbhenmesser bzw. Barometer eine mechanische Hy-
sterese aufweisen.

- Vor der Ablesung werden die Gerdte gedffnet und widhrend ca.
finf Minuten stehen gelassen, da sich die Gerdte nach dem
Transport verzdgert auf den neuen Druck einstellen (als Folge
elastischer Nachbewegungen).

- Die Entfernung zur Basisstation darf nicht mehr als 20 km be-
tragen, und in Gebieten mit starkem Relief darf wdhrend einer
Messschleife nicht in verschiedenen Reliefkammern gemessen
werden.

4.3.4 Auswertung

Die Auswertung erfolgt mit Hilfe eines Computer-Programms in
vier Schritten:
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i) Berechnung des HoOhenunterschiedes zwischen je 2 Messpunkten
mit Hilfe der barometrischen Hoéhenformel nach NACA (National
Advisory Committee for Aeronautics, vgl. Lichte, 1967 und
Erwes, 1975).

ii) Berechnung der Hohenkorrektur aus den an der Basisstation
registrierten Luftdruckschwankungen und anschliessende Be-
rechnung der absoluten HOhen in den Messpunkten.

iii) Zeitproportionaler Ausgleich des Schleifenschlussfehlers. Er
stammt aus Hysterese- und Verformungseffekten der Barometer
und Hohenmesser, sowie aus der obenerwidhnten Temperaturab-
hdngigkeit der Aufzeichnungen an der Basisstation.

iv) Falls in der Schleife Punkte mit bekannter Hohe (Kontrollhd&-
hen) gemessen wurden, werden diese fiir den =zeitproportiona-
len Ausgleich der dazwischenliegenden Messpunkte verwendet.

Die Aufteilung der Ausgleichung in die Schritte (iii) wund (iv)
erlaubt es, fir alle Fdlle, bei denen Kontrollhdhen gemessen wur-

den, eine statistische Untersuchung der Genauigkeit durchzufiih-
ren.

4.3.5 Genauigkeit der barometrischen H&henbestimmung

Die 1in Tabelle 3 aufgelisteten Resultate wurden aus zwei Un-
tersuchungen gewonnen, die 1981 und 1982 im Bereich des Schwarz-
walds durchgefiihrt wurden. Die Kontrollpunkte waren regelmissig
liber die Messschleifen verteilt, und die maximalen Gesamthdhen-
differenzen betrugen 400 m.

Der Vergleich der Differenzen zwischen nivellierten und barome-
trisch bestimmten H6hen in Tabelle 3 zeigt, dass sowohl die Aus-
gleichung mit Hilfe der Anfangs- und Endpunkte sowie die Verwen-
dung der Basisstation zu einer merklichen Steigerung der Genauig-
keit beitrdgt. Auffallend ist, dass in allen Fillen die mittlere
Differenz positiv ist. Dies ist offensichtlich auf eine Rich-
tungsabhdngigkeit der elastischen Nachbewegungen (mechanische Hy-
sterese) der Geridte zuriickzufiihren und kdénnte eventuell noch ver-
kleinert werden, wenn vor der Messung noch lidnger gewartet wlirde,
bis diese Bewegung abgeklungen ist. Dieser Fehler entspricht je-
doch einem systematischen Anteil. Der statistische Anteil von ca.
+/- 1.5 m entspricht recht gut dem von Lichte (1967) angegebenen
mittleren Fehler von +/-(1+(dH-200)/200) m. Dies bedeutet, dass
in den italienischen Alpentdlern, in denen Gesamthdhendifferenzen

bis zu 1000 m auftraten, mit H&henfehlern bis zu +/- 5 m gerech-
net werden muss.
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Tabelle 3: Resultate der Testuntersuchung der barometrischen

Héhenbestimmung.
Mittlere Differenz Standard- Anzahl
=========z=z========= abweichung werte
Nivellierte Hohe =Smoo=SEEE g
- Barometrische Hohe
1981
Mit Anfangs-
und Endpunkt + 0.49 m ¥ 1.69m 28
ausgeglichen ========z s
Ohne Ausgleichung + 1.30m X 2.95m 28
1982
Mit Anfangs-
und Endpunkt + 0.56 m * 1.48 m 43
ausgeglichen S=z===ES =i = =
Ohne Ausgleichung + 4,45 m ¥ 3.02 m 43
Messungen .
ohne Basisstation
Mit Anfangs-
und Endpunkt + 0.72 m ¥ 3.61m 15
ausgeglichen
N
20 +
15 4
10 ¢ ;j}
5 %é
e+ f '// / ' ' : 4/577q >
-7 -6 =5 =4 -3 -2 -1 0 1 2 3 y 5 6 7 8 then{e?ler dH
m
Niot = 713 dH = 0.53 m £ 1.55 m

Fig.12

Verteilung der Hohenfehler an allen T1 Kontrollpunkten
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4.4 Berechnung der Bouguer-Anomalien

h.4,1 Allgemeines

Die Berechnung der Bouguer-Anomalien wurde analog dem Verfah-
ren fiir die neue Schwerekarte der Schweiz (Klingelé und Olivier,
1979, 1980) durchgefihrt. Eine Ausnahme davon bildet die Berech-
nung der Schwerewirkung der Topographie im Bereich von 20 m bis
2.5 km. Hier wurde fiir alle Stationen in der Schweiz und den an-
grenzenden Gebieten, im Gegensatz zur Kreisringsektor-Methode,
das von Klingelé (1978) vorgeschlagene Verfahren, das auf einem
Prismen-Modell der Topographie basiert, verwendet. Eine Ubersicht
iiber die Berechnung der Bouguer-Anomalien mit diesem Topographie-
Reduktionsverfahren gibt Cagienard (1982).

4.4,.2 Digitales Geldndemodell zur Berechnung der Schwerewirkung
der Topographie im Bereich von 20 und 2500 m

Sobald die Distanzen zwischen den Stationen kleiner als 5 km
werden, nimmt die Wirtschaftlichkeit der Kreisringsektor-Methode
zunehmend ab, da sich die digitalisierten Bereiche {iberlappen.
Zudem kann die in dieser Form digitalisierte Topographie bei ei-
ner allfdlligen spdteren Verdichtung des Schwerestations-Netzes
nicht mehr verwendet werden. Dies fiihrte dazu, fiir die vorliegen-
de Arbeit, soweit méglich und sinnvoll, ein digitales Geldndemo-
dell zu erstellen, das wunabhdngig von der Lage der Punkte ist
(Fig.13).

Fiir die restlichen Stationen wurde die konventionelle Kreisring-
methode verwendet.

Das Vorgehen bei der Beniitzung und dem Unterhalt des digitalen
Geldndemodells ist im Fluss-Diagramm "Arbeiten mit dem digitalen
Geldndemodell" dargestellt.

Dadurch, dass die Topographie beziiglich Digitalisierungsfehler
kontrolliert und korrigiert wurde, ist eine sehr zuverlidssige An-
gabe iliber die verbleibenden Restfehler méglich. Im folgenden wird
eine Fehleranalyse fiir alle Distanzbereiche beziiglich der Schwe-
rewirkung der Topographie an einem Messpunkt durchgefiihrt.

4.4.3 Fehleranalyse fiir die Ermittlung der Schwerewirkung der To-
pographie

i) Bereich 0-20 m

Die Schwerewirkung der Topographie von 0-20 m wurde im Gel&nde
nach der Methode von Klingelé (1980) bestimmt. Sie beruht auf der
Anndherung der Topographie mit Hilfe von geneigten Ebenen, die in
4 Quadranten durchgefiihrt wird. Fiir 300 in der vorliegenden Ar-
beit gemessene Punkte wurde der Mittelwert (fiir die Dichte =

2.67 g/cm3) mit 0.05 mgal +/-0.08 mgal bestimmt. Bei der Annahme
eines mittleren Fehlers von 10% ist der mittlere Fehler
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< 0.01 mgal, was mit der Beobachtung libereinstimmt, dass bei der
Aufnahme der Gelidndeneigungen maximale Fehler von 10° auftreten
kdonnen.

ii) Bereich 20-2500 m

Die geschitzten mittleren Fehler des digitalen Topographie-Mo-
dells betragen:

im schweizerischen Mittelland +/- 5m
im schweizerischen Alpengebiet +/- 10m
im italienischen Alpengebiet +/- 20m

Tabelle U4: Fehler der Schwerewirkung der Topographie im Bereich

20-2500 m

Mittlere Differenz : Standardabweichung | Anzahl

Fehlerhafte Schwerewirkung - Punkte

‘richtige” Schwerewirkung

der Topographie 20-2500 m

(mgal) (mgal)

Schweiz. + 0.056 *o0.071 184
Mittelland
Schweiz. + 0.221 X 0.174 166
Alpen
Ital. + 0.559 X 0.227 67
Alpen

Indem im Programm, das die Schwerewirkung der Topographie berech-
net (Programm ‘Scylla’, Autor: E.Klingelé, 1978) ein zufdlliger
Wert aus einer Funktion, die eine Gaussverteilung mit den oben-
stehenden Parametern anndhert, zu jedem H6henwert des Geldndemo-
dells addiert wurde, wurde die Schwerewirkung des fehlerhaften
Modells berechnet und mit dem “richtigen’ Wert verglichen. Die
Resultate sind in Tabelle Y4 dargestellt. S&mtliche Berechnungen
wurden mit der einheitlichen Dichte 2.67 g/cm3 durchgefiihrt.

Wie aus Tabelle Y4 ersichtlich ist, besteht der Fehler aus einem
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positiven systematischen wund

einem statistischen Anteil. Um zu
Tabelle 5: Fehler der Schwerewirkung der Topographie im Bereich
20-2500 m fiir Klassen mit einer Intervallbreite von
2 mgal der Schwerewirkung am Beispiel der Messpunkte
im Schweizerischen Alpengebiet
Klasse Mittlere Differenz : Standardabweichung  Anzahl
Fehlerhafte Schwerewirkung - Punkte
‘richtige” Schwerewirkung
der Topographie 20-2500 m
(mgal) (mgal) (mgal)
0- 2 + 0.271 + 0.1 8
2 -4 + 0.269 X 0.105 26
y - 6 + 0.298 *0.108 13
6 - 8 + 0.218 X o0.121 23
8 - 10 + 0.256 0.170 31
10 - 12 + 0.224 * 0.203 21
12 - 14 +0.119 % 0.209 12
14 - 16 + 0.193 *0.191 9
16 - 18 + 0.123 *0.184 7
18 - 20 + 0.170 - 2
20 - 22 + 0.280 *0.225 6
22 - 24 + 0.250 - 1
24 - 26 + 0.100 *0.251 3
26 - 28 - - =
28 - 30 - 0.180 - 2
30 - 32 - 0.160 - 1
32 - 34 - - -
34 - 36 - = -
36 - 38 - 0.130 = 1

testen, ob eine Abhingigkeit dieser Fehler von der
Schwerewirkung

im schweizerischen Alpengebiet, die ein reprédsentatives

einer

Grosse der
der Topographie vorliegt, wurde dieselbe Fehlera-
nalyse fir Klassen des Topographie-Effekts mit

Intervall-
breite von

2 mgal durchgefiihrt. Das Resultat fiir die Messpunkte

Beispiel
der Untersuchung bilden, ist in Tabelle 5 dargestellt.
Bei der Betrachtung von Tabelle 5 stellt man fest, dass der sy-
stematische Anteil bis

sultiert

Zu

Werten

rechnet wurde, wie dies bei allen gravimetrischen

rechnungen

der Fall ist,

sin(eC) /rd vorliegt (ot =

zontalebene

und deshalb eine
Betrag des Winkels zwischen

der Schwerewirkung von etwa
25 mgal positiv und mehr oder weniger konstant bleibt.

Dies re-
aus der

Tatsache, dass nur die Vertikalkomponente be-

Stérkérper-Be-
Abhdngigkeit von
der Hori-

und dem Vektor r). Dieser Quotient erreicht fiir kon-
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stante Werte von d ( = Projektion des Vektors r auf die Horizon-
talebene) das Maximum erst bei ca. 35° , weshalb sich eine feh-
lerbedingte Vergrosserung der Hohendifferenz zwischen Messpunkt
und Topographie in der Schwere stédrker auswirkt als eine Verklei-
nerung, so lange & < 359 ist. Aus Tabelle 5 geht somit hervor,
dass erst bei einer Schwerewirkung der Topographie von mehr als
25 mgal fiir eine entsprechend grosse Anzahl der Topographie-Pris-
men ein o > 35° vorlag, das zu einer Abnahme des systematischen
Anteils filihrte.

Diese Beobachtung bedeutet, dass fiir exponiert gelegene Statio-
nen, mit Schwerewirkungen der Topographie von mehr als 25 mgal,
geringere Bouguer-Anomalien berechnet werden als fir umliegende
Stationen mit kleinerem Topographie-Effekt.

Der systematische Anteil des Fehlers hat im allgemeinen keinen
grossen Einfluss auf die gravimetrischen Daten, da die gefundenen
Grossenordnungen der Fehler erst bei der Interpretation von
kleinrdumigen Anomalien von Bedeutung sind (z.B. quartédre Talfil-
lungen 1in Alpentdlern). In einem kleinrdumigen Gebiet jedoch
kann, unter der oben genannten Einschrdnkung, der systematische
Fehleranteil als konstant angesehen werden. Diese Fehleranalyse
beinhaltet nur den Anteil des Fehlers, der durch die Ungenauig-
keit bei der Digitalisierung der Topographie entsteht. Eine zu-
sitzliche Fehlerquelle liegt darin, dass die Topographie durch
ein Prismen-Modell angendhert wird, in Wirklichkeit aber eine ge-
krimmte Fldche darstellt. Relativ einfach ldsst sich, zum Bei-
spiel mit den Tabellen von Sandberg (1958), abschdtzen, dass im
ungiinstigsten Fall, bei dem eine geneigte Ebene (Dimension
5050 m) unmittelbar neben dem Messpunkt durch ein Prisma mit der
entsprechenden mittleren Héhe angenidhert wird, ein Fehler gemacht
wird, der einem Hbhenfehler des Prismas von ca. 10 m entspricht.
Mit zunehmender Distanz vom Messpunkt nimmt dieser Effekt ab, soO
dass als mittleres Fehlerdquivalent ein Wert << 5 m wirksam ist,
der sich gleich verhdlt wie die oben wuntersuchten Digitalisie-
rungsfehler. Die Digitalisierungsfehler sind somit hauptverant-
wortlich fiir die Fehler der Schwerewirkung der Topographie.

iii) Bereich von 2.5 - 167 km

Fiir die Berechnung der Schwerewirkung der Topographie von 2.5 bis
167 km wurde, analog 2zu Klingelé wund Olivier (1980), das von
Plouff (1966) entwickelte Verfahren eingesetzt. Das dafiir vorhan-
dene Computer-Programm verwendet die folgenden 2 Topographie-Mo-

delle:

Modell A Abschnitte von 1° x 2° bestehend aus Elementen von
3 x 37 Seitenldnge. Geschédtzter mittlerer Fehler eines
Elements : 50 m
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Modell B Abschnitte von 15° x 15° bestehend aus Elementen von

37 x 37 Seitenldnge. Geschitzter mittlerer Fehler eines
Elements : 30 m

(Bezeichnungen der Modelle analog Klingelé und Olivier 1980)

Tabelle 6: Fehler der Schwerewirkung der Topographie im
Bereich 2.5 - 167 km

Mittlere Differenz Standardabweichung | Anzahl
Fehlerhafte Schwerewirkung - Punkte
‘richtige” Schwerewirkung
der Topographie 2.5 - 167 km
(mgal) (mgal)
Schweiz. + 0.004 X 0.068 184
Mittelland
Schweiz. + 0.060 *o0.077 166
Alpen
Ital. + 0.04Y *0.062 67
Alpen

Die Fehlerberechnung wurde wie unter ii) durchgefiihrt, wobei fiir
das Modell A 50 m und fiir das Modell B 30 m als mittlerer Fehler

eines Elements angenommen wurde. Die Resultate sind in Tabelle 6
dargestellt.

4.4.Y4 Genauigkeit der Bouguer-Anomalien

Neben den in den vorhergehenden Kapiteln analysierten Fehlern
bei der Berechnung der Schwerewirkung der Topographie, tragen

folgende Fehlerquellen zum Gesamtfehler der Bouguer-Anomalien
bei:

Fehler in der beobachteten Schwere

In dieser Arbeit waren neun Schwerestationen identisch mit Schwe-
restationen der neuen Schwerekarte der Schweiz (Klingelé und Oli-
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vier 1979, 1980). Die mittlere Differenz der beobachteten Schwe-
rewerte Dbetrigt +0.00 mgal, bei einer Standardabweichung von
+/- 0.07 mgal. Zu dieser relativ grossen Standardabweichung ist
zu bemerken, dass hier zum Teil mit einem anderen Gravimeter und
ausgehend von anderen Basisstationen gemessen wurde. Zudem han-
delte es sich um Stationen auf lockerem Untergrund, bei denen die
Wassersidttigung des Bodens eine splirbare Rolle spielen kann.

Lagefehler

Der Lagefehler wirkt sich auf die breitenabhidngige Normalschwere
aus.

Fiir Stationen auf schweizerischen Vermessungspunkten ist der La-
gefehler vernachlidssigbar, da diese auf 0.01 bis 0.10 m genau be-
stimmt sind. Die Lage der Stationen in Italien ist aus den ita-
lienischen Karten (1:25000) auf +/- 50 m genau bestimmbar. Der
resultierende Fehler wird von Klingelé und Olivier (1980) mit
0.01 mgal/10 m Fehler der Breite angegeben.

Hohenfehler

Die Hohe der schweizerischen Vermessungspunkte ist auf +/- 0.01
bis 0.10 m genau bestimmt, filir die italienischen Nivellements
wurde ein Wert von +/- 0.10 m angenommen. Der mittlere Héhenfeh-
ler der barometrisch nivellierten Stationen in Italien wurde auf
+/- 2.5 m geschdtzt. Der durch den HShenfehler verursachte Fehler
der Bouguer-Anomalie betrédgt 0.183 mgal/m. Diese H&henfehler sind
als relative Fehler zwischen benachbarten Stationen 2zu verstchen,
bestehen doch zwischen dem Geoid, auf welches die Gebrauchshdhen
der Landesnivellemente und die, der daran angeschlossenen Trian-
gulationsnetze in erster Ndherung bezogen werden, und dem Refe-
renzellipsoid, auf das sich die Normalschwere bezieht, Unter-
schiede von max. 6 m (Gurtner 1978) innerhalb dieses Untersu-
chungsgebietes. Dies entspricht einem Schwereeffekt von ca.
1.2 mgal. Zusdtzlich ist das Geoid zum Teil betrdchtlichen loka-
len Anderungen unterworfen - bedingt durch das starke Relief der
Alpen -, die sich in Form von Anderungen der Lotabweichung auf
die Genauigkeit der Hohen auswirkt (Auskunft des Schweizerischen
Bundesamtes fir Landestopographie) .

Fehler bei der Ermittlung der Schwerewirkung der Topographie

Fiir die Fehler-Abschidtzung der Bouguer-Anomalien wurden aus den
friiher erwihnten Griinden nur die statistischen Fehleranteile der
Schwerewirkung der Topographie beriicksichtigt. Die Fdlle, in de-
nen fiir den Bereich von 20 - 2500 m vom Messpunkt die Kreissek-
tor-Methode verwendet wurde, wurden nicht separat behandelt, da
Klingelé und Olivier (1980) vergleichbare Werte fiir deren Fehler
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Tabelle T: Fehler der Bouguer-Anomal ien

Einheit : Schweiz. Schweiz. Ital. Alpen Ital. Alpen

mgal Mittelland | Alpen Nivellements- | barometrisch
punkte nivelliert

Fehler in der

beob. Schwere *o.07 ¥0.07 *o0.07 *0.07

Lagefehler ¥ 0.00 *0.00 *0.05 *0.05

Hohenfehler % 0.01 30.01 *o0.02 * 0.6

Topo - Fehler

0-20m * 0.01 30.01 *o0.01 . 10,01

Topo - Fehler

20 - 2500 m *o0.07 30.17 *ro.22 *o.22

Topo - Fehler

2.5 - 167 km * 0.07 .08 *0.06 *0.06

Mittlerer

quadratischer

Fehler der *ro.12 ¥.20 *0.24 * 0.5

BOUSLEY' - ======== ======= s======= ========

Anomalie

angeben.

Die Zusammenstellung der Fehler bei der Berechnung der Bouguer-
Anomalien ist in Tabelle 7 dargestellt. '

4.4.5 Diskussion der Bouguer-Anomalien

Die Bouguer-Anomalien wurden unter Zugrundelegung der interna-
tionalen Schwereformel von 1930 berechnet; sie sind in Fig.14 und
15 in Form einer Karte und eines Profils dargestellt.

Nordlich des vorliegenden Untersuchungsgebietes, im siidwestdeut-
schen Plateau, 6stlich des Rheingrabens, schwanken die Werte der
Bouguer-Anomalien zwischen -20 wund -30 mgal (vgl. Schwerekarte
der Schweiz und der angrenzenden Gebiete, Klingelé und Harcke
1973, siehe Kahle et al., 1976a) und erreichen an der siidlichen
Grenze des Schwdbischen Jura, wo die vorliegende Traverse be-
ginnt, -U0 mgal. Von hier gegen die Alpen nehmen die Bouguer-An-
omalien, bedingt durch die Michtigkeitszunahme der Kruste, konti-
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Fig. 15 Profil der Bouguer-Anomalien mit geologischem Profil




- i1

nuierlich ab. Zu linear _edoch ist die Abnahme, wenn man sich
vergegenwdrtigt, dass der Einfluss der Alpenwurzel quadratisch
mit der Distanz zunimmt, und mindestens ein Teil dieser progres-
siven Zunahme -ersichtlich sein sollte. Wie Kissling (1982) zeig-
te, sind die Molasse-Sedimente dafiir mindestens zum Teil verant-
wortlich.

Interessanterweise wird das Minimum von - 187 mgal auf dem Profil
(Fig.15) bereits bei Bonaduz erreicht, obwohl die grosste Kru-
stenmdchtigkeit nach Mueller et al. (1980) erst im siidlichen Kan-
ton Graubiinden erreicht wird (vgl. auch Fig.36). Von hier in
Richtung Siiden steigt die Bouguer-Anomalie zunehmend an, mit
deutlichen negativen Stdrungen im Bergell und Veltlin, und er-
reicht bei Bergamo ein relatives Maximum von =45 mgal. Unmittel-
bar nach diesem schmalen Maximum bei Bergamo folgt im Siiden die
negative Anomalie der Po-Sedimente, die auf unter -150 mgal ab-
sinkt und mit 180 km Breite beinahe die Grésse der Anomalie in
den Alpen erreicht. Ein steiler Anstieg fiihrt vom Minimum der An-
omalie der Po-Ebene zu positiven Werten von +20 mgal an der Ligu-
rischen Kiiste, bedingt durch den Einfluss der geringmidchtigen
Kruste unter dem Ligurischen Meer.
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5 REDUKTION DER BOUGUER-ANOMALIEN FUR OBERFLACHENNAHE STORKORPER

5.1 Quartire Talfiillungen

5.1.1 Allgemeines

Wie aus Fig.15 ersichtlich, sind in folgenden Alpentdlern lo-
kale Schwereanomalien, verursacht durch die quartdren Talfiillun-
gen, zu beobachten:

- Seezertal (Walenstadt)
- Vorderrheintal (Bonaduz)

- Veltlin (Morbegno)

Auf dem Profil weniger gut oder nicht erkennbar, da die Tidler

lidngs des Profils in Fig.15 verlaufen, sind die Anomalien in den
Tdlern

- Domleschg (siidlich Bonaduz)
- Schams (siidlich angrenzend an das Domleschg)

- Piana die Chiavenna (ndrdlich des Lago di Como, vgl. Meyer

1982)

Fiir die Interpretation von besonderer Bedeutung sind die Anoma-
lien im Veltlin, im Vorderrheintal und im Domleschg, da sie ent-
weder an wichtigen tektonischen Stérungen liegen (Insubrische Li-
nie, Rhein-Rhone-Linie), wo die Anomalie der Sedimente unter Um-
stdnden die Anomalie einer tieferliegenden Stdrung iiberlagert,
oder im Falle der letzeren beiden Anomalien mit dem Minimum der
Alpen-Anomalie auf der Traverse zusammenfallen. Da fiir diese drei
Gebiete weitere geophysikalische Untersuchungen vorliegen, die
interessante Vergleiche erlauben, soll hier eine quantitative In-
terpretation durchgefiihrt werden. Flir die iibrigen Alpentdler wur-
de lediglich die Residualanomalie bestimmt, die durch die Sedi-
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mente verursacht wird, und von der Bouguer-Anomalie subtrahicrt.
Die quantitative Interpretation der Quartdrmdchtigkeit dieser Al-
pentdler wird an anderer Stelle durchgefiihrt werden. Die Resi-
dualanomalien sdmtlicher Alpentdler sind, soweit sie auf dem Pro-
fil liegen, in Fig. 29 zusammen mit den ilibrigen in diesem Kapitel
berechneten Anomalien dargestellt.

5.1.2 Quartédre Talfillung im Veltlin

Drei Querprofile (Fig.16 und 17) sowie die l&dngs des Veltlins
gemessenen Schwerestationen (Fig.11) erlauben es, die quartédre
Talfiillung in diesem Siidalpental 3-dimensional zu modellieren.
Fiir die Berechnung der Schwerewirkung des Modells wurde das von
Kissling (1980) geschriebene Programm BGPOLY verwendet, mit dem
sich die Schwerewirkung beliebig geformter Koérper mit schichtwei-
se variabler Dichte berechnen lidsst. Die Eingabe der Daten er-
folgt in Form von Héhenlinien. Das Resultat dieser Modellierung
ist in Fig.18,19,20 in Form von Querschnitten entlang den Profi-
len prdsentiert. Die Dichtekontraste, die fir dieses Modell be-
niitzt wurden, sind in Tabelle 8 aufgelistet. Sie entspricht der
von Kissling (1980,1982) fiir das Quartdr der Magadino-Ebene aus
einer gemeinsamen Auswertung gravimetrischer, seismischer und
geoelektrischer Daten gefundenen Dichteverteilung. Der Vergleich
mit den geoelektrischen Resultaten von Petrucci et al. (1982)
zeigt, dass die im Veltlin gravimetrisch modellierten Tiefen des
Felsuntergrundes im Mittel 150 m grdosser als die von Petrucci et
al. (1982) bestimmten Tiefen sind. Um die gravimetrischen Resi-
dualanomalien mit derart geringen Mdchtigkeiten des Quartdrs zu
erkldren, wiren aber auch unter der Annahme eines Fehlers von
1.0 mgal fiir die Residualanomalien mittlere Dichtekontraste von
-0.9 bis -1.0 g/em3 nstig, gegeniiber -0.72 g/cm3 in der Magadino-
Ebene. Dies bedeutete auch bei leicht erhdhten Dichten der Umgg-
bung sgesteine ungewdhnlich hohe Werte. Dichtebestimmungen an ei-
nigen Handstiicken von Gesteinen aus der Umgebung 1liefern Jjedoch
kein Indiz fiir hohe Dichten:

13 Gneisproben siidlich Sondrio
und aus dem Val Venina, 3
‘Serie dei Laghi”’ : 2.73 +/-0.05 g/cm

4 Gneisproben nérdlich Berbenno, 3
‘Tonale-Serie” : 2.67 +/-0.05 g/cm

Sowohl im Val Magadino wie im Veltlin herrschten vergleichbare
Sedimentationsbedingungen, so dass ein vergleichbarer Dichtekon-
trast durchaus plausibel widre. Tiefenlagen des Felsuntergrundes
von 0 m i.M. bei Sondrio und -150 m {i.M. bei Berbenno und Morbeg-
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Fig. 16 Uebersichtsskizze des unteren Veltlins mit Bouguer-Anomalien (mgal)
und Querprofilen zur Untersuchung der Quartidrmidchtigkeit
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Tabelle 8: Vertikale Dichteverteilung im Modell der Quartdrfillung

im Veltlin
Hohenlage Dichtekontrast Entsprechende Dichte
der Schicht bei Annalme von 2.67 g/cm3
flir das Umgebungsgestein
(m {.M) (g/cm3) (g/cm3)

300 - 0.8 1.87

250 - 0.8 1.87

200 - 0.79 1.88

150 - 0.76 1.92

100 - 0.73 1.94

50 - 0.70 1.97

0 - 0.68 1.99

- 50 - 0.66 2.01

-100 - 0.64 2.03

-150 - 0.62 2.05

Mittelwert - 0.72 1.95

no, wie sie hier gefunden wurden, sind nicht unrealistisch, er-
reicht doch der Seegrund des Lago di Como, kaum 20 km vom Profil
Morbegno entfernt, bereits O m Gi.M. Fir die Sedimentmichtigkeit
gibt Finckh (1978) etwas weiter stidlich, im Mittelteil des Sees,
450 m an, so dass sich der Felsuntergrund hier bereits in einer
Tiefe von -530 m {i.M. befindet.

Fir die Talform ist - abgesehen von der Tiefenlage des
Felsuntergrundes - eine gute Ubereinstimmung mit den Resultaten
von Petrucci et al. (1982) festzustellen. Der U-férmige Quer-
schnitt des Tales dokumentiert deutlich die glaziale Erosion. Es
ist durchaus méglich, dass im Felsuntergrund noch eine fluviatile
Erosionsrinne existiert, die jedoch wegen ihrer geringen Dimen-
sion weder gravimetrisch noch geoelektrisch aufgeldst werden
kann.

5.1.3 Quartdre Talfiillungen im Domleschg und im Gebiet Bonaduz-
Domat/Ems

Wie in Fig.17 fir das Veltlin, wurden auch fiir dieses Gebiet
die Residualanomalien, die durch die quart&dren Talfiillungen ver-
ursacht werden, bestimmt wund in Fig.21 dargestellt. Sowohl im
Domleschg, als auch im Talkessel von Bonaduz, untersuchte Schel-
ler (1971) mit seismischen und geoelektrischen Methoden die Be-
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ziehung der prédhistorischen Bergstiirze von Flims und Tamins zur
Quartédrgeologie. Da filir dieses komplizierte Gebiet eine flichen-
médssige gravimetrische Vermessung nétig wire, um die Form des
Felsuntergrundes analog dem Veltlin zu modellieren, wurde ledig-

Machtigkeit nach
Scheller (1971)

Residualanomalie

( mgal )
A
-40t1 — — ™ beobachtete
} - — — Residualanomalie
=307
-201
I
Dichtekontrast
- 1.0 (g/cm3) | |
| [
A 5 A N -
100 200 300 Quartarmadhtigkeit
(m)

Fig. 22 Diagramm zur Bestimmung der Midchtigkeit der
—————— Quartédrfiillung am Beispiel von Profil 7

(Realta, Domleschg)

Talbreite : 1.6 km, Berechnungsgrundlage : Prismen

lich die von Kissling (1980,1982) vorgeschlagene Prismen-Methode
verwendet, um die einer Maximalamplitude entsprechende Midchtig-
keit bzw. Dichte des Quartdrs abzuschidtzen. Fig.22 enthdlt ein



- B2 -

Beispiel dieser Methode fiir Profil 7 bei Realta im Domleschg
(Fig.21). Die einer Maximalamplitude entsprechende Dichte, bei
Annahme der von Scheller (1971) interpretierten Mdchtigkeiten,
sind in Tabelle 9 den vom gleichen Autor gefundenen Kompressions-

Tabelle 9: Residualanomalien, Michtigkeiten, Dichtekontraste und Vp-Werte
der quartidren Talfiillungen im Domleschg und im Vorderrheintal
zwischen Bonaduz und Domat/Ems im Vergleich

Maximale Michtigkeit Entsprechender Vp
Residual- | (Scheller 1971) | Dichtekontrast (Scheller
anomal ie 1971)
(mgal) (m) (g/cm3) (kn/s)
Profil 1A
(Kurve d) 5.9 330 -0.45 bis -0.50
--------------------------------------- PR R R R I NN B N R S RS 2-5 biS 2-9
Profil 1B
(Kurve e) 4.5 330 -0.35 bis -0.40
Profil 2 5.0 400 -0.30 bis -0.40 2.5 bis 2.9
Profil 7 3.8 170 -0.50 bis -0.60 2.2 bis 2.4

wellen-Geschwindigkeiten (Vp) gegeniibergestellt.

Die Werte fiir Profil 1 basieren auf der Annahme, dass der Felsun-
tergrund bei Domat/Ems noch auf der gleichen Hbhe liegt wie bei
Bonaduz, wo von Scheller fiir die Quartdrmdchtigkeit 400 m angege-
ben wird. Bei Domat/Ems entspricht dies - bedingt durch die 70 m
tiefere Talsohle - noch 330 m. Bereits aus dieser Abschitzung der
Dichtekontraste ist ersichtlich, dass eine Zunahme der Quartir-
dichte vom Domleschg, wo keine signifikanten Mengen von Berg-
sturzmaterial abgelagert sind, bis zum Profil 1B bei Domat/Ems
vorliegen muss. Das Profil 1B enthdlt, im Gegensatz zum Profil
1A, auschliesslich Schwerestationen auf aufgeschlossenem Berg-
sturzmaterial. Die Vp-Werte zeigen eine analoge Tendenz.
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5.2 3-D Modelle der tertidren Sedimentbecken im Alpenvorland

5.2.1 Allgemeines

Da 1in den Alpen der komplexe Fall der Kollision von zwei ver-
schiedenen Lithosphdrenbldcken vorliegt (europdische Lithosphire
im Norden, adriatische im Siiden), ist es fiir die gravimetrische
Interpretation der Erdkruste und des obersten Erdmantels unter
den Alpen notwendig, Schweredaten weit iiber den Bereich des ei-
gentlichen Orogens hinaus bis in wenig gestdrte Gebiete zur Ver-
fligung 2zu haben, sowie die dort vorhandenen grossridumigen ober-
fldchennaien Stérkdrper, wie sie die Sedimenttrdge darstellen,
ebenfalls zu modellieren. Ausserdem miisste eine Mantelanomalie,
wie sie von verschiedenen Autoren (Sprecher 1976, Panza und Muel-
ler 1978, Baer 1980, Werner und Kissling 1981, Mueller 1982,
Kissling et al. 1983) vorgeschlagen und diskutiert wurde, eine
markante Schwereanomalie verursachen, die im Norden und im Siiden
weit ins Alpenvorland hinausreichte.

5.2.2 Modell der Molasse-Sedimente

Auf den ersten 80 km Linge durchquert die vorliegende Traverse
im Norden das Gebiet des Molassetrogs. Der maximale Schwereeffekt
dieser tertidren Sedimente betrdgt in der Schweiz ca. 25 mgal
(Kissling 1980,1982) wund stellt somit beziiglich Ausdehnung und
Amplitude eine Stbrung dar, die bei der Interpretation eines gra-
vimetrischen Krustenmodells beriicksichtigt werden muss. Im Rahmen
der vorliegenden Arbeit geht es nicht darum, die Molasse mit
simtlichen 1lokalen Anomalien zu modellieren, sondern ein Modell
zu berechnen, das den regionalen Anteil des Schwereeffekts mdg-
lichst 'gut beschreibt. Obwohl bis jetzt noch keine synoptische
Bearbeitung aller in der Molasse verfligbharen Dichtewerte von
Handstiicken, Nettleton-Profilen und Bohrungen existiert, liegen
doch bereits einige publizierte Daten (Gassmann 1962, Miiller
1963, Schirli 1980) vor, und andere stehen vor der Verdffentli-
chung (Dichteprovinzkarte der Schweizerischen Geophysikalischen
Kommission, Ergebnisse des NEFF-Projekts in der Nordschweiz
(NEFF = Nationaler Energie-Forschungsfonds)), die einen mittleren
Dichtekontrast gegeniiber dem Umgebungsgestein von -0.2 bis
-0.3 g/cm3 fiir die mittelldndische und von -0.1 bis -0.2 g/cm3
fiir die subalpine Molasse nahelegen. Um eine regional variable
Dichte innerhalb dieser Einheiten zu verwenden, geniigt das vor-
handene Datenmaterial noch nicht, und es wurde deshalb auf ein
derartiges Vorgehen verzichtet.
Untersuchungen von Kompressionswellen-Geschwindigkeiten (Vp) von
Lohr (1967, 1978) haben zwar gezeigt, dass die Geschwindigkeiten
gegen die Alpen hin zunehmen; dieselbe Tendenz wird ersichtlich,
wenn aus Geschwindigkeitsprofilen der obersten 600 m einiger
Schweizer Bohrungen (Biichi und Bodmer, 1983) die mittleren Ge-
schwindigkeiten berechnet werden. Filir die Dichteverteilung fehlt



- 54 -

bis jetzt jedoch eine solche Untersuchung. Der Zunahme der Dichte
mit der Tiefe, bedingt durch die Kompaktion, wurde hingegen Rech-
nung getragen. Anhaltspunkte daflir liefern Klingelé (1972), der
ein Niherungsverfahren zur Bestimmung der kompaktionsbedingten
Dichtednderung publizierte, sowie die Arbeiten von Lohr
(1967,1978) und Biichi und Bodmer (1983) mit Angaben Uber die Ge-
schwindigkeitsinderung mit zunehmender Tiefe in den Molasse-Sedi-
menten. Trotzdem muss die hier verwendete vertikale Dichtevertei-

Tabelle 10: Vertikale Dichteverteilung im Modell der
Molasse-Sedimente

Mittelldndische Molasse Subalpine Molasse
Tiefe Dichtekontrast Tiefe Dichtekontrast
bzgl. bzgl.
Meeres- Meeres-
niveau niveau
(m) (g/cm3) (m) (g/cm3)
- 300 -0.25 - L4oo -0.15
- 150 -0.24 - 300 -0.14
0 -0.23 - 200 -0.13
250 -0.22 - 100 -0.12
500 -0.21 0 -0.11
750 -0.20 100 -0.10
1000 -0.19 400 -0.10
1250 -0.18 600 -0.10
1500 -0.17 800 -0.10
2000 -0.16 1000 -0.10
2500 -0.15 1500 -0.10
3000 -0.14 2000 -0.10
3250 -0.13 3000 -0.10
3500 -0.13 3500 -0.10
4000 =-0.12 4000 -0.10

lung, wie sie in Tabelle 10 dargestellt ist, als eine erste Nihe-
rung betrachtet werden, bis analoge reprédsentative Untersuchungen
fiir die Dichte vorliegen.

Die Geometrie des Modells fiir die Molasse-Sedimente entspricht
weitgehend demjenigen von Kissling (1980,1982). Im Gebiet der
Schweiz wurde der Verlauf der Molasse-Untergrenze mit Hilfe der
‘Isohypsenkarte der Mesozoikum-Oberfldche unter der Mittell&ndi-
schen Molasse® (Beilage 17 der Geothermischen Datensynthese der
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Schweiz, 1981) auf den neuesten Stand gebracht. Fiir das Gebiet
Ostlich des Bodensees basiert das Modell auf Daten von Emter
(1971), Harcke (1972), Schdler (1976) und Lemcke (1973, 1981).
Die Berechnung der Schwerewirkung in den Messpunkten erfolgte mit
dem bereits erwdhnten Programm BGPOLY (Kissling 1980, 1982); die
damit erhaltenen Schwerewerte wurden anschliessend von den Bou-
guer-Anomalien subtrahiert. Diese reduzierten Bouguer-Anomalien
sind in Fig.30 (Profil) und Fig.31 (Karte) dargestellt.

5.2.3 Schwerewirkung des Molasse-Modells

Die Karte der Schwerewirkung des Molasse-Modells (Fig.23)
zeigt nur geringe Abweichungen von dem von Kissling (1980, 1982)
berechneten Modell. Die Schwerewirkung ist fiir das Profil entlang
der Traverse in Fig.29 zusammen mit einem Schnitt durch das Mo-
lasse-Modell dargestellt. Die Maximalamplitude von -23 mgal liegt
ungefdhr an der Grenze zur subalpinen Molasse. In diesem Bereich
stimmen die Modell-Dichten recht gut mit beobachteten Oberfli-
chen-Dichten aus den oben beschriebenen Quellen iiberein. Weniger
gut trifft dies fiir den ndrdlichen Teil, insbesondere fiir das Ge-
biet um Konstanz, zu. Hier wird einerseits in der Bohrung Berlin-
gen (Bitichi und Bodmer 1983) in den obersten 600 m eine sehr nie-
drige mittlere Geschwindigkeit von 2.52 km/s beobachtet, der nach
der Vp/Dichte-Beziehung von Woollard, 1975 (vgl. Fig.37) oder
Gardner et al. (1974) eine Dichte von 2.1 bis 2.2 g/cm3 en-
spricht, andererseits wurden dort mit Nettleton-Profilen Dichten
um 2.0 g/cm3 bestimmt (Dichteprovinzkarte der Geophysikalischen
Kommission, in Vorbereitung) . Diese niedrigen Dichten kdnnen min-
destens teilweise mit den Glimmersanden der Ost-West-Schiittung in
der oberen Siisswassermolasse (Biichi et al. 1965) korreliert wer-
den, deren maximale Mdchtigkeit ndrdlich des Rheins und Bodensees
liegt und von Hofmann (1960) mit 400 m angegeben wird, bei einer
Léng sausdehnung entlang der Traverse von ca. 10 km. Dies bedeu-
tet, dass das hier vorgestellte Molasse-Modell m&glicherweise im
ndrdlichen Randgebiet Schwerewerte liefert, deren Betrag um mehr
als 10 mgal zu klein ist. Auskunft {iber diese Problematik werden
zukiinftige Modelle geben miissen, die die Resultate der erwihnten
regionalen Dichteprovinzkarte und der gegenwidrtig laufenden geo-
physikalischen Detailuntersuchungen in der Nordschweiz beriick-
sichtigen.

5.2.4 Modell der Po-Sedimente

Das Schwereprofil entlang der Traverse (Fig.15) zeigt zwischen
Bergamo und Carrara eine Anomalie von -120 mgal bei einer Ling-
sausdehnung in Profilrichtung von mehr als 150 km. Mehrere, zum
Teil sich {iberlagernde Effekte, tragen méglicherweise zu dieser
prdgnanten Anomalie bei:
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- Die quartdren und tertiiren Po-Sedimente

- Die Michtigkeitszunahme der Kruste im Apennin (Letz et al.
1978, Reutter et al. 1978)

- Ligurische- und Toscana-Einheiten des ndérdlichen Apennins mit
geringeren Dichten (Vecchia 1952)

- Anderung der Krustenmdchtigkeit und/oder -struktur unter der
Po-Ebene

Der grésste Anteil dieser Anomalie wird sicherlich durch die bis
zu 15 km mdchtigen Po-Sedimente verursacht. Die Grundlage fiir das
3-D Modell der Po-Sedimente bildet die Arbeit von Pieri und Grop-
pi (1981). Sie enthdlt 13 geologische Profile entlang von seismi-
schen Reflexionsprofilen (Fig.24), die mit Hilfe von Bohrdaten
interpretiert wurden. Basierend auf diesen geologischen Profilen
wurde ein Isolinienplan der Miozdn-Untergrenze konstruiert, wobei
stellenweise interpoliert werden musste, da nicht durchgehend Re-
flexionen dieser Schichtgrenze registriert worden waren. Am Siid-
rand des Modells ist die Uberschiebung der Ligurischen Einheiten
liber die Po-Sedimente schematisch beriicksichtigt worden (Fig.29),
so wie dies von Pieri und Groppi (1975) dargestellt wurde. Eine
vereinfachte Ubersicht der Stratigraphie der Po-Sedimente gibt
Tabelle 11 (Squyres 1975, Pieri 1969).

Auf Grund der spidrlichen Information liber die Grenze zwischen Pa-
ldogen wund Mesozoikum ist es nicht mdglich, die paldogenen Ein-
heiten der Po-Sedimente in das Modell miteinzubeziehen. Im Be-
reich der Traverse liegt das Paldogen tiefer als 5 km mit Mich-
tigkeiten von 1 bis 2 km, soweit es tliberhaupt interpretierbar
ist. Bei der Monferrato-iUberschiebung jedoch (siehe Fig 24) ste-
hen die paldogenen Sedimente des Oligoz&ns und Eozins, die dort
tiber jiingere Einheiten geschoben sind, an der Oberfliche an. Ob-
wohl Vecchia (1952) fir die palédogenen Gesteine Dichten von 2.2
bis 2.4 g/cm3 gegeniiber 2.0 bis 2.2 g/cem3 fir das Quartir der Po-
Sedimente angab, sind in der Schwerekarte Italiens (Ballarin et
al. 1972, oder ‘Structural Model of 1Italy’, Ogniben et al.,
1975), die in Fig.25 teilweise wiedergegeben ist, lediglich An-
deutungen einer lokalen positiven Anomalie (ca. 10 mgal) erkenn-
bar; offenbar stéren sie die stark negative Anomalie des Pied-
mont-Trogs nicht merklich. Dieser Feststellung wurde im Modell
Rechnung getragen, indem die paldogenen Einheiten im Gebiet der
Monferrato-iliberschiebung bis in eine Tiefe von 3 km in das Modell
einbezogen wurden. Das Modell wurde nun mit verschiedenen verti-
kalen Dichteverteilungen berechnet, mit dem Versuch, die Maximal-
amplituden der Bouguer-Anomalien von -160 mgal in der zentralen
und von -120 mgal im westlichen Teil der Po-Ebene sowie die hori-
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Tabelle 11: Stratigraphie der Po-Sedimente nach Squyres (1975)

Quatqrnary,
1000°=-7500

Upper : sands, gravels, clays, fluviatile; few brackish

beds towards Po-delta. Up to 1500°.

T ITE disconformity........... o s inin 8 8 ¥ 6 & ok TPIIY
Middle: sands, clays, occasional gravels, brackish-
marine. Average 1300°, maximum 2400° thick.
Lower : clays, sands, some gravels, marine. Missing
west of Long. 89 30° in the pede-alpine
zone and on some crestal areas near Ferrara.
Average: 2000°, maximum 4000°.

Pliocene ,
500 “-10000

disconformity or local unconformity

Ripalta beds: sands, clays, marine. 1000°-3000° thick.
..... «eeeesess.local unconformity.........

"Argille di copertura": clays, silts, marine to
brackish, 100°-2000° thick.

Caviaga beds: sands, clays, gravels, marine, 500 ‘-

5000 thick.
unconformity
Upper : gypsiferous clays, sands, brackish, 1000 °-
PPEr B2B0 thiok. ’ ’ ’
Miocene Middle: clays and sands, coarser lithologies along
1000°- edges of basin, marine 0°-7000°, average 2500
10000° thick.
Lower : shale, siltstone, clastics along edges of basin,
marine, probably up to 7000° thick.
Oligocene deltaic calstics, finer grain towards the core of the
2000°-8000° | basin.
Eocene pelagic limestones.
to upper
Cretacous
Anmerkung : 1 = 0.3 m

(vgl.

zontalen Gradienten der Anomalien einigermassen richtig zu repro-
Dabei muss berticksichtigt werden, dass
Mdchtigkeits-
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der Anomalie in der zentralen Po-Ebene von -145 mgal. Fir diese
Dichteverteilung wurde als Randwert der Oberflédchendichte (d.h.
fiir das Quartdr) 2.2 g/cm3 eingesetzt; dies entspricht der oberen
Grenze des von Vecchia (1952) angegebenen Bereichs. Um eine maxi-
male Amplitude der Anomalie von -130 bis -150 mgal zu erreichen,
sind dann allerdings Dichten von weniger als 2.40 g/cm3 bis in
eine Tiefe von 12 km notwendig (bei einer Referenzdichte von
2.67 g/cm3). Da bei den quartdren Talfiillungen der Alpentdler
Dichten von 1.9 g/cm3 oder weniger beobachtet wurden, wurde des-
halb versucht, ausgehend von einer Oberflédchendichte von
1.9 g/cm3 die Dichteverteilung anzupassen. Die entsprechende
Dichteverteilung ist mit “b” in Fig .26 bezeichnet. Das Resultat
ist in Fig.28 (Karte) und Fig.29 (Profil) dargestellt.

Um eine Vorstellung iiber die Richtigkeit dieser Dichteverteilung
zu erhalten, wurde anschliessend aus der Arbeit von Pieri und
Groppi (1981) fiir Schichtgrenzen, die durchbohrt und gleichzeitig
im Reflexionsseismogramm identifiziert wurden, die 2zugehdrige
Laufzeit und Tiefe Dbestimmt (Fig.27). Die Steigung der Aus-
gleichskurve durch diese Punkte gibt im Idealfall in jeder Tiefe
die entsprechende mittlere Geschwindigkeit ‘Vp” an. Die Geschwin-
digkeiten wurden mit Hilfe der Vp/Dichte-Beziehung von Woollard
(1975) in Dichteintervalle umgerechnet (Fig.26 “c”). Diese Dich-
tewerte sind generell etwas hoher als die bei der Modellierung
gefundenen, was damit erkldrt werden kdnnte, dass die paldogenen
Einheiten - ausser im Gebiet der Monferrato-iUberschiebung - nicht
in das Modell miteinbezogen wurden. Dass der noch mbgliche Fehler
der mittleren Dichteverteilung fir die Schwereanomalie eine un-
tergeordnete Rolle spielt, geht daraus hervor, dass der Unter-
schied der Maximalamplitude zwischen Dichteverteilung “a’ und ‘b’
lediglich 15 mgal betrdgt. Auf dem Profil (Fig.29) ist der Unter-
schied kleiner als 5 mgal.

5.2.5 Schwerewirkung des Modells der Po-Sedimente

Die Schwerewirkung des Modells der Po-Sedimente (Fig.28)
stimmt Dbezliglich Form und Gradient sehr gut mit den Bouguer-An-
omalien der Schwerekarte Italiens (Fig.25) liberein. Die Maximal-
amplitude betrdgt -130 mgal im Zentralteil bzw. -100 mgal im
Westteil der Po-Ebene gegeniiber -160 bzw. -140 mgal auf der Bou-
guer-Karte. Dies wiirde Werten der reduzierten Bouguer-Anomalien
von -30 bzw. -40 mgal nach der Subtraktion der Schwerewirkung
durch die Sedimente entsprechen. Fiir die vorliegende Arbeit wur-
den jedoch nur die Bouguer-Anomalien im Gebiet der Traverse bear-
beitet. Die dabei erhaltenen reduzierten Bouguer-Anomalien zwi-
schen Bergamo und dem Nordrand des Apennins liegen im Bereich von
-20 bis =30 mgal (Fig.30,31). Ob die reduzierten Bouguer-Anoma-
lien iiber die ganze Po-Ebene in diesem Bereich liegen, kann erst
beurteilt werden, wenn die Reduktion fiir das gesamte Gebiet
durchgefiihrt wird, was jedoch den Rahmen der vorliegenden Arbeit
iibersteigt.
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5.3 Schwerewirkung des Ivrea-Kdrpers

Die Schwerewirkung des Ivrea-Korpers, die in den westlichsten
Punkten des Untersuchungsgebietes noch +30 mgal betrdgt, ist be-
reits auf dem Profil der Traverse (Fig.29) auf unter +5 mgal ab-
gesunken und deshalb in Fig.29 kaum mehr feststellbar. Sie wurde
mit dem von Kissling (1980) ausgearbeiteten Modell berechnet und
von den Bouguer-Anomalien subtrahiert.

5.4 Reduzierte Bouguer-Anomalien

Nach Abzug der Schwereeffekte des Ivrea-Korpers, der Molasse-
und der Po-Sedimente sowie der quartidren Talflillungen in den Al-
pentdlern liegen reduzierte Bouguer-Anomalien fiir die Traverse
vor (siehe Fig.30 und 31). Sdmtliche in diesen Reduktionen inbe-
griffenen Schwereeffekte sind fiir das Profil entlang der Traverse
in Fig.29 dargestellt.

Wurde bei den Bouguer-Anomalien (Fig.14 und 15) von Norden her in
Richtung Alpen noch eine konstante Abnahme festgestellt, so ist
dies nach Reduktion der Mclasse-Sedimente nicht mehr der Fall,
beobachten wir doch, wie dies bereits Kissling (1980, 1982) getan
hat, eine starke Zunahme des negativen Schweregradienten im Mit-
telland, beginnend etwa 20 bis 30 km siidlich von Konstanz. Eine
geringe negative Anomalie, von -10 bis -15 mgal wund und einer
Breite von ca. 30 km, die dem regionalen Trend liberlagert ist,
ist auf dem Profil (Fig.30) bei Konstanz erkennbar, und lidsst die
MSglichkeit des Einflusses der weniger dichten Molasse-Sedimente,
wie sie fiir dieses Gebiet bereits friiher erwihnt wurde, offen.

In der Po-Ebene 1ist an die Stelle der grossridumigen negativen
Schwereanomalie ein 90 km breites Gebiet mit relativ konstanten
Werten von -20 bis -30 mgal getreten, das im Siiden durch eine
60 km breite, dem Streichen des Apennins folgende, negative An-
omalie von =70 mgal begrenzt wird.

Weiter ist in Fig.31 im Bereich des ndrdlichen Lago di Lugano und
des Lago di Como der Ostliche Teil der Tessin-Anomalie erkennbar.
Im Osten wird ein Ausldufer der Verona-Stdrung angeschnitten,
doch kann mit den hier verfligbaren Daten keine Verbindung zwi-
schen diesen beiden Anomalien festgestellt werden. Allerdings ist
die Datenqualitdt sowie das Po-Modell noch nicht in einem Zu-
stand, der eine definitive Beantwortung dieser Frage -erlauben
wirde.



(mgal)

10.00
0.00
-10.00
-20,00
-30,00
-40, 00
-50, 00
-6C. 00
-70.00
-80.00
-30. 00
-100. 00
-110.00
-120. 00
-130. 00
-140.00

Fig.

29

Vorderrheintal

. und
Seezertal ~ Domleschg ~ Schams Veltlin
! R 3
KONSTANZ BONADUZ BERGAMO CARRARA

d 5 5 5

e — ————w e M?Uﬂr S
d—‘rn.“.ﬂ olIIHINL_S. __“.II 0 50 km \
Tiefe
(km)
Modell der Molasse - Sedimente Modell der Po- Sedimente

Profil der Schwerewirkung der oberflidchennahen Stdrkdrper, die bei der
Berechnung der reduzierten Bouguer-Anomalien beriicksichtigt wurden
mit Querschnitt durch die Modelle der Molasse- und Po-Sedimente

M : Molasse-Becken, SM : Subalpine Molasse



(12da1Q31Q3S
USyRrUUSUORTIIDCO Iop DLUunjITMOISaMUDS - USTITRWOUY-Ianbnog)
usSTTRWOUY-ISNbNOg usajlx9TzZnpal Iap TIFOoxd (Qf °*OTJ

g W ) 7 © —= -7
U ? !
ououbg owpbiag oubaquop ~ 2npouogy 1PD4SU3|OM zunysuoy nouog

ulwady 3uaq3-og uidjopns wnyjuluuag ® wnyI}3ARH uay33g-3sSD|op ._E...m_nunﬂma

ssa  D404IDY BUOWAJ)  DUIS3JOS

saydsinbiy

00°002-

T

00°06¢~
- oo°ogr-
— oo°oLt-

wx oot

— 00°g9r-

— — 0o-ost-
— 00°0R[-
— oo°oct-
— oo-ger-
— oo°orr-
— o0g“oor-
— 00°oe-
— 00°08-
— gu°oL-
gu°0s-

I

0o oS-
UU°UR-
oo°og-
00°0e-
oo°ur-

T T 1T 17T

000

= oo ot
— 00°ce
— ou°ue

— 00 °0h
(10bw)



720000 820000
670000 770000
300000 D,/////////
-5 \
""* '7 I
o
250000 D
X ; A\
X S
i =
200000 /
ii Bonaduz A
150000
100000 ( ’
W ——
! —‘“/’\_/
Kv /Bergamo
50000 ;
O (&
\ 10
[ \
N 20
0 \‘v’
-50000.]
-100000.]
LIGURISCHES MEER
~150000.]

I 300000

| 250000

| 200000

I 150000

| 100000

L S0000

| -S0000

| -100000

L -150000

T
670000

T T
770000
720000

820000

Fig. 31

Reduzierte Bouguer-
Anomalien (mgal)



- 69 -

6 MODELL DER KRUSTE UND DES OBERSTEN MANTELS

6.1 Grundlagen der gravimetrischen Modellrechnung

Die vorliegenden reduzierten Bouguer-Anomalien stellen die
gravimetrischen Ausgangsdaten fiir die Modellierung der Kruste und
des oberen Mantels entlang der Traverse dar, wie sie in den nidch-
sten Kapiteln erfolgt. Diese Anomalien sind bereits mit den Unsi-
cherheiten der bis hierhin benutzten Modellannahmen behaftet. Bei
den weiteren Modellrechnungen muss dieser Sachverhalt beriicksich-
tigt werden. Eine Aufteilung der Interpretation in die bis hier-
hin durchgefiihrte Modellierung oberfldchennaher Strukturen und
eine daran anschliessende Bearbeitung der Kruste und des oberen
Mantels mit den reduzierten Bouguer-Anomalien ist aus mehreren
Griinden gerechtfertigt:

- Die zusdtzliche Information {iber die bis dahin modellierten
Strukturen ist entweder so zahlreich (wie z.B. bei den Molas-
se- und Po-Sedimenten), oder die durch einen solchen St&rkér-
per erzeugte Schwerganomalie ist so gut separierbar (Alpenti-
ler, Ivrea-Kérper), dass eine gravimetrische Interpretation
unabhdngig von der Ubrigen Kruste und des oberen Mantels m&g-
lich ist.

- Die Anzahl der freien Parameter wird durch diese schrittweise
Interpretation jeweils auf eine Anzahl reduziert, die mit den
gegenwidrtig verfligbaren Interpretationsmethoden noch zu bewidl-
tigen ist.

- Die einzelnen Interpretationsschritte diirfen jedoch nicht vdl-
lig unabhdngig voneinander betrachtet werden, kann es doch
sein, dass aus der Interpretation der Kruste und des oberen
Mantels neue Gesichtspunkte filir eines der im ersten Schritt
berechneten Modelle gewonnen werden, und man deshalb weitere
Iterationen bei der Interpretation durchfiihren muss.

Die Strategie der Interpretation der Kruste und des oberen Man-
tels wird hier kurz erldutert, wobei die Referenzen der beniitzten
Arbeiten erst in den entsprechenden Kapiteln angegeben werden.
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A. KRUSTE

i) Erstellung eines Krustenmodells, basierend auf sd@mtlichen im
Gebiet verfiigbaren seismischen Daten

ii) Vorgabe von Startwerten fiir die Dichten und Inversion der
Dichte (s. nachfolgendes Kapitel)

iii) Berechnung der Residualanomalien durch Subtraktion der Mo-
dellschwere von den reduzierten Bouguer-Anomalien

iv) Einfihrung von zusdtzlichen Stdrkdrpern, falls nétig bzw.
Anpassung der Geometrie des Modells

B. MANTEL

i) Erstellung eines Mantelmodells, basierend auf den Resultaten
des Krustenmodells sowie weiteren geophysikalischen Daten

ii) Vorgabe von Startwerten fiir die Dichten. Inversion der Dich-
te fir das gesamte Krusten-Mantel-Modell

Modelliert wird nun, indem die Schritte A i) bis B ii) ausgefiihrt
und danach die Schritte A iv) bis B ii) so oft wiederholt werden,
bis eine optimale {bereinstimmung der Modell-Anomalien mit den
reduzierten Bouguer-Anomalien erreicht ist, also die Residualan-
omalien dem Wert 0 mgal zustreben. Die Anpassungen in der Geome-
trie der Modelle erfolgt manuell in mehreren Schritten.

Da die Ausgangsdaten (reduzierte Bouguer-Anomalien) nur den ano-
malen Anteil der Schwere wiedergeben, darf das Modell -ebenfalls
nur die Abweichungen von einem Referenz-Modell beschreiben, wie
dies bei Storkdrpern mit einem Dichtekontrast automatisch der
Fall ist. Beim Krustenmodell jedoch ist es - abgesehen von Dich-
teanomalien - in erster Linie die Anderung der Geometrie von
Schichten mit in erster Ndherung konstanten Dichten, d.h. die
Tiefendnderung der Moho und méglicherweise von weiteren Dichte-
Diskontinuitédten. Es erhebt sich die naheliegende Frage, welche
Mdchtigkeiten, bei gleichen Dichten wie in der wirklichen Kruste,
“normal’ wiren, d.h. keine Anomalien erzeugen wiirden. Dies ent-
sprdche dem gesuchten Referenzmodell. Eine ausfiihrliche Diskus-
sion der Referenzkruste erfolgt im folgenden Kapitel.



MODELL DER _  REFERENZ - - ANOMALIE DES
KRUSTE MODELL MODELLS
OBERKRUSTE - | / = 9o
MITTELKRUSTE - = S
UNTERKRUSTE = = 9

REFERENZ - MOHO

&

MANTEL =

Mt

Fig. 32 Schematische Darstellung der Berechnung der Schwerewirkung
eines Krustenmodells mit 3 Schichten

In Fig.32 wird am Fall einer 3-Schichten-Kruste schematisch ge-
zeigt, wie die Berechnung der Beitrédge zur Modell-Anomalie fiir
die verschiedenen Krustenbereiche erfolgt, die vor der Dichte-In-
version zuerst mit der ‘Pseudo’-Dichte 1.0 g/em3 dqurchgefiihrt
werden.

Die Modellanomalie der gesamten Kruste lautet somit

Blodel = Bok Sok * Buk Swk t Buk Sux * Bur Qwmr (1)
mit
8 ok Modellanomalie der Oberkruste
Sok Dichte der Oberkruste

8 Uk Modellanomalie der Mittelkruste
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Qi Dichte der Mittelkruste

g Uk Modellanomalie der Unterkruste
Q ux Dichte der Unterkruste

8 MT Modellanomalie des Mantels
g’{r Dichte des Mantels

6.2 Die Referenzkruste

Die im vorhergehenden Kapitel vorgeschlagene Definition des
Referenzmodells ist selbstverstdndlich nicht die einzige m&gliche
Lésung . Naheliegender und geophysikalisch auch sinnvoller wdre an
Stelle einer Referenzkruste die Definition einer Referenzlitho-
sphdre mit einer flir die ganze Erde gililtigen Dichteverteilung
(vgl. Vyskocil, 1978 und Kissling 1982). Die Bestimmung einer
solchen Dichteverteilung ist jedoch praktisch nicht méglich, und
rechtfertigt deshalb die Beniitzung einer Referenzkruste, insbe-
sondere, da damit die Vergleichbarkeit mit friiheren Krustenmodel-
len in den Alpen gewdhrleistet ist.

Inderungen der Michtigkeit der Referenzkruste, wie sie im vorher-
gehenden Kapitel definiert wurde, kbnnen sowohl durch 1laterale
Knderungen der Dichte in der Kruste wie auch im Mantel verursacht
werden. Allerdings kann nur von einer Knderung der Referenzkruste
gesprochen werden, wenn diese Dichtevariation grossriumigen Cha-
rakter hat, z.B. beim Ubergang von kontinentaler zu ozeanischer
Lithosphdre. Im vorliegenden Untersuchungsgebiet wdren allenfalls
solche Dichtevariationen und damit verbundene Anderung der Refe-
renzkrustenmdchtigkeit beim Ubergang von der europiischen Litho-
sphidre im Norden zur adriatischen Lithosphdre im Siiden zu erwar-
ten.

Im Sinne eines méglichst einfachen Modells wurde jedoch fiir das
gesamte Gebiet eine einheitliche Referenzkruste mit konstanten
Michtigkeiten angenommen. Die Teile des Referenzmodells (Ober-,
Mittel-, Unterkruste und oberster Mantel) besitzen dieselben la-
teral konstanten Dichten wie die entsprechenden Teile des Kru-
stenmodells. Laterale Anderungen der Michtigkeit der Referenzkru-
ste werden, wie oben erwdhnt, durch Knderungen der Dichte in der
Kruste oder im Mantel verursacht. Sie wiirden sich bei der vorlie-
genden Modellanordnung als Residualanomalien, nach Abzug der Mo-
dellschwere von den reduzierten Bouguer-Anomalien, Hussern. Eine
konstante Anderung der Michtigkeiten von Teilen (Ober-, Mittel-,
Unterkruste) des Referenzmodells entspricht der Addition einer
Konstanten zu den Modellanomalien bzw. den Residualanomalien.
Voraussetzung ist dabei natiirlich, dass das Modell allseitig ge-
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nligend weit liber die Messdaten hinausreicht. Die richtige mittle-
re Mdchtigkeit der Schichten des Referenzmodells ist dann er-
reicht, wenn die Residualanomalien keinen ‘konstanten’ Offset
mehr zeigen.

Die Festlegung der Machtigkeit der Krustenteile des Referenzmo-
dells (Fig.32) ist meist nicht ohne weiteres méglich. Selten exi-
stiert ein reprédsentatives Gebiet, in dem Bouguer-Anomalien von
0 mgal beobachtet werden und gleichzeitig gute Kenntnisse iiber
die Machtigkeit der Kruste bzw. die einzelnen Krustenschichten
vorliegen wie dies filir die Bestimmung der Referenzkruste nétig
wdre. Eine Moglichkeit, dieses Problem zu bewdltigen, besteht
darin, eine Annahme iiber die Mdchtigkeit der Krustenschichten des
Referenzmodells zu treffen, und die definitive Anpassung zusammen
mit der Dichteinversion vorzunehmen. Dazu wird als weiterer Kdr-
per im Referenzmodell (Fi§.32) eine 1 km michtige Schicht mit der
‘Pseudo’-Dichte 1.0 g/cm> in der Tiefe der Referenz-Moho einge-
fiihrt. Sie ist in Fig.32 nicht dargestellt. Ihre Mdchtigkeit wird
als zusdtzlicher Parameter zusammen mit den Dichten (s. folgendes
Kapitel) invertiert und anschliessend mit dem Dichtekontrast an
der Moho multipliziert. Dies entspricht der Annahme, dass der
Schwereeffekt dieser Schicht bei Variation ihrer Michtigkeit 1i-
near &dndert. Liegt die so gefundene Referenzkrustenmdchtigkeit
nahe bei der urspriinglichen Annahme (1 bis 2 km Differenz), so
darf diese Linearisierung als gerechtfertigt angesehen werden. Im
anderen Fall ist eine Wiederholung der Inversion mit einer ver-
besserten Annahme der Mdchtigkeit der Referenzkruste bzw. ihrer
einzelnen Schichten notwendig.

6.3 Methodik der Dichteinversion

Die Inversion der Dichte bei einer vorgegebenen Geometrie, wie
sie hier vorliegt, stellt ein lineares Problem dar. Im Idealfall,
d.h. bei richtiger Vorgabe der Geometrie, bei einer geniigenden
Anzahl und giinstigen Verteilung der Messpunkte, sowie Fehlerfrei-
heit der Daten konnen im Gegensatz zu nicht-linearen Problemen,
im esten Versuch die richtigen Dichten gefunden werden.

Die Schwerewirkung des Modells lautet:

&; =§;_'ail<gk (2)
mit
g. gesamte Schwerewirkung im Punkt i

Schwerewirkung des Korpers k (fiir eine Dichte
von 1.0 g/cm3) im Punkt i

Q« Dichte des Korpers k
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In Matrix-Schreibweise lautet dieser Zusammenhang

-

g = Ag (3)

mit
A Matrix mit den Elementen a3k

Da A im allgemeinen nicht quadratisch, d.h. die Anzahl Stérkdrper
nicht gleich der Anzahl Messpunkte ist, kdnnen die gesuchten
Dichten nicht einfach mit der Operation it § = § gefunden wer-
den, sondern es muss zuerst mit A" erweitert werden, was zu der
Beziehung

e

(AT A" g8 = (&7 a) (AT A)'1§ =@ (4)

fihrt.

Die Inversion der Matrix A™- A ist bei schlechter Konditionierung
mit erheblichen Problemen verbunden (Andersen 1969). Dies kann im
vorliegenden Fall durch

- zu wenig Messpunkte fiir die Anzahl der gesuchten Dichten,
- eine ungiinstige Verteilung der Messpunkte,

- ungilinstige Geometrie der Kérper (wo verschiedene Stdrkdrper
dieselbe Anomalie erzeugen kdénnen),

verursacht sein. Ein weiteres Problem entsteht durch Fehler in
den Daten; dies kann ebenfalls zu nichteindeutigen L&ésungen fiih-
ren. Diese unglinstige Ausgangssituation wird durch die Tatsache
gemildert, dass im allgemeinen bereits eine Vorstellung iiber die
méglichen Dichten vorliegt (z.B aus einer Vp/Dichte-Beziehung,
angewandt auf seismisch ermittelte Vp-Werte), und zudem eine Ab-
schdtzung liber die Genauigkeit der vorliegenden Daten gegeben
werden kann. Dies sollte bei der Inversion der Dichte beriicksich-
tigt werden kdnnen. Mathematische L&sungen derartiger Probleme
sind seit einiger Zeit bekannt und wurden von verschiedenen Auto-
ren fir geophysikalische Probleme adaptiert (vgl. =z.B. Applied
Inverse Problems, ed: Sabatier, 1978). Das fiir diese Arbeit ver-
wendete Programm (Autor: E. Wielandt, Institut fiir Geophysik, ETH
Ziirich) beniitzt im wesentlichen den von den Autoren Tarantola und
Valette (1982a+b) beschriebenen Algorithmus. Dabei wird (mit der
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Notation filir den gravimetrischen Fall der Dichteinversion) die
Funktion

z:(faa"ﬁa)l 2 2: (fﬂig)z -

minimiert.
In Gleichung (5) ist

Anzahl Schwerewerte

n
m Anzahl Stérkdrper
8; Daten (reduzierte Bouguer-Anomalien)
g; Modellschwere unter Verwendung der korrigierten Dichten
g? Modellschwere unter Verwendung der Start-Dichten
a ik Modellschwere des Krusten-Teils bzw. Stdrksrpers
‘k” im Aufpunkt “i°
e Startdichte
dg; Unsicherheit der Daten g
de, berechnete Korrektur der Start-Dichte
Ag, Suchbereich fiir die Dichte
W Gewichtsfaktor

Der erste Summand von Gleichung (5) beschreibt die Giite der An-
passung der Modellschwere an die Daten g , der zweite Summand die
Abweichung des korrigierten Modells vom Start-Modell.

Falls beide Summanden gleich gewichtet werden sollen, wird
W = L;? gesetzt. Da die Addition einer Konstanten zu jeder Dichte
der Krusten-Teile bzw. des obersten Mantels im Modell am Resultat
der totalen Modellanomalie nichts &ndert, wurde bei der Inversion
die Dichte eines Krustenteils (Oberkruste) fixiert. In Anbetracht
der oben beschriebenen Voraussetzungen, insbesondere der Abhin-
gigkeit der Ldsung vom Start-Modell, muss die so gefundene Dich-
teverteilung mit einer gewissen Vorsicht interpretiert werden.
Der Vorteil dieser Methode liegt vor allem darin, dass zu einigen
vorgegebenen Parametern - wie z.B. der Dichte der Unterkruste und
des Mantels, welche den Dichtekontrast an der Moho bestimmen -
die optimale Anpassung der librigen Parameter (Dichten der tibrigen
Krustenbereiche, Dichtekontraste von Krusten- und Mantelanoma-
lien) effizient erfolgen kann. Sie erlaubt es also nicht, eine
‘richtige’ Lé&sung anzugeben, hingegen kann bei Knderung einiger
Parameter das Verhalten der Ubrigen Parameter untersucht und da-
mit Bereiche m&glicher Losungen abgegrenzt werden.
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6.4 Seismische Daten und das daraus abgeleitete gravimetrische
Krustenmodell (3-D)

6.4.1 Allgemeines

In Fig.33 sind die wichtigsten seismischen Daten, die im Rah-
men der vorliegenden Arbeit benilitzt wurden, dargestellt.

Legende zu Fig.33

@ Moho-Tiefe aus dem Lago Bianco-Ficher (LBF), der von
Egloff (1979) interpretiert wurde.

SCHUSSPUNKTE

HI : Hilders

BI : Birkenau

BB : Bédhmischbruck
SuU : Sulz .
HS : Haslach

ES : Eschenlohe

SB : Steinbrunn

LB : Lago Bianco
PU : Pustertal

LL : Lago Lagorai
A :

B : Schusspunkte
g : des Alpenlingsprofils ALP 75

SA-A : Schusspunkte
SA-B : der Sidalpenprofile SUDALP 77

REFRAKTIONSPROFIL AUTOR DER DARGESTELLTEN INTERPRETATION
suLz Deichmann und Ansorge, 1983
BB-SW (SW:Stidwest)
ES-NW (NW:Nordwest)
ES-HI Emter, 1971
ES-HS
HS-ES Landisman und Mueller, 1966
SB-LB, LB-SB
ES-W (W:West)
LB-ES,ES-LB
LB-PU
LB-LL Egloff, 1979
ALP 75 : B-A
B-C,C-B
c-D,D-C
SUDALP 77 : SA/A-B,B-A
LB-VE Deichmann, 1984
ES-SE (SE:Stidost) Miller, 1977
REFLEXIONSGEBIET AUTOR KORRELIERT MIT
REFRAKTIONSPROFIL
1 : Schwibische Alb- HS-ES (Ansorge et
Sigmaringen al. )
2 : Ravensburg - Ehingen !
a : Eiberac:it : Liebscher, 1962, 1964
s angen- rac ES-H
5 : Mindelheim Nord ESNu (Enter,1971)
6 : Markt-Wald ES-NW "
g :  Kaufbeuren-Nord ES-HI1 "
: Ries gn%fnqsé8t$;7$nd9 6 BB-SW "
o 197 BB-SW (Muell
11 : Murnau-Kochel-Weilheim Liebscher, 1962,1964 (19?%)er'
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Als Grundlage fiir die Erstellung des gravimetrischen Modells der
Kruste dienten die in Fig.33 dargestellten Geschwindigkeits-Tie-
fen-Funktionen (abgekiirzt Vp(z)), die aus der Interpretation der
refraktionsseismischen Profile resultierten, sowie 2zus&dtzliche
Moho-Tiefen aus dem Lago Bianco-Fdcher in den Alpen. Dabei wurden
von Emter (1971), Ansorge et al. (1970), Mueller (1977) und wei-
teren Autoren auch die Resultate der reflexionsseismischen Unter-
suchungen der in Fig.33 eingezeichneten Gebiete in die Interpre-
tation miteinbezogen. Egloff (167G6) standen zudem die Steilwin-
kelreflexionen im Tessin (ausgehend vom Schusspunkt Lago Eianco)
in der GBearbeitung von Wehebrink (1968) zur Verfligung, so dass
ausser im Schweizerischen Mittelland entlang der TIraverse eine
gute Uberdeckung mit zuverlidssigem seismischen Datenmaterial vor-
liegt. Neben den auf Fig.33 eingezeichneten vrefraktionsseismi-
schen Profilen wurden die Untersuchungen von Letz et al. (1978)
im nérdlichen Apennin sowie von Stein et al. (1678) in der west-
lichen Po-Ebene fiir das Krustenmodell mitverwendet.

Bevor mit der Konstruktion des gravimetrischen Krustenmodells auf
Grund der seismischen Daten begonnen wird, muss hervorgehoben
werden, dass die seismischen Interpretationen (in Form der Vp(z)-
Funktionen) bereits ein schematisiertes Modell der Kruste dar-
stellen. Bei der Interpretation werden hdufig Vereinfachungen ge-
macht, z.B. Annahme von Schichten mit konstanter Geschwindigkeit,
Vernachlidssigung von lateralen Inhomogenitdten und des dynami-
schen Verhaltens des Wellenfeldes. Diese Annahmen sind notwendig,
um die Unzuldnglichkeiten in den Beobachtungen (grosser Stations-
abstand fehlende Angaben iiber die Amplituden), wie sie auch fir
die meisten der hier verwendeten refraktionsseismischen Profile
zutreffen, sowie die Schwierigkeiten bei der Berechnung des Wel-
lenfeldes fiir Modelle mit lateralen Inhomogenitdten, zu liberbrik-
ken. Verschiedene Autoren (z.B. Emter 1971, Miller 1977) haben
darauf hingewiesen. Eine ausfiihrliche Larstellung der Probleme,
die bei der Interpretation refraktionsseismischer Daten auftre-
ten, ist in ‘Explosion Seismology in Central Europe’ (eds: P.Gie-
se, C.Prodehl, Stein, 1976) zu finden.

Eine Folge dieser Situation ist die Mehrdeutigkeit der L&sung.
Sie hidngt offensichtlich stark vom Autor und der verwendeten In-
terpretationsmethode ab. Kissling (1980,1982) hat die fiir die
Gravimetrie entstehenden Probleme an einem Beispiel demonstriert:
unterschiedliche seismische Interpretationen der gleichen Daten
(verschiedene Autoren und Methoden) k&nnen zu gravimetrischen Mo-
dellen fiihren, deren Schwerewerte nach Anwendung der gleichen
Vp/Dichte-Beziehung stark differieren. Es ist deshalb als sehr
giinstige Voraussetzung zu werten, dass im Gebiet der Traverse vom
Schwibischen Jura im Norden bis in die Stdalpen die Interpreta-
tionen von lediglich 3 Autoren zur Verfligung stehen, welche mit
vergleichbaren Methoden arbeiteten, ndmlich weitgehend konstanten
Schichtgeschwindigkeiten mit Geschwindigkeits-Diskontinuitidten an
den Schichtgrenzen.
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6.4.2 Konstruktion des gravimetrischen Krustenmodells mit den
seismischen Daten

Obschon der Hauptteil der Schwereanomalie entlang der Traverse
im Alpengebiet mit der Midchtigkeitszunahme der Kruste, also dem
Abtauchen der Moho-Diskontinuitd&t unter den Alpen erklidrbar ist
(Kissling 1980,1982), kénnen zusdtzlich auch innerhalb der Kruste
analoge Mdchtigkeitsdnderungen von dichteren gegeniiber weniger
dichten Tiefenbereichen sowie laterale Dichteidnderungen innerhalb
dieser Schichten Schwereanomalien verursachen.
Da in dieser Arbeit einerseits der Schwereeffekt der Kruste még-
lichst exakt berechnet werden soll, um nach deren Abzug Restan-
omalien zu erhalten, die das Lithosphidren-Astenosphidren-System
entlang der Traverse 1im Alpenbereich betreffen, andererseits
kleinrdumigere Anomalien, wie die in der Einleitung beschriebene
Anomalie im Kanton Graublinden interpretiert werden sollen, wird
versucht, neben der Mdchtigkeitsdnderung der Kruste auch die in-
trakrustale Struktur aus den seismischen Interpretationen im gra-
vimetrischen Modell zu beriicksichtigen. Trotz dieser Verfeinerung
darf das Modell nicht zu detailliert sein, um sowohl der Unsi-
cherheit in der seismischen Interpretation als auch den Problemen
der Mehrdeutigkeit der Ldsungen fiir die Dichteverteilung bei der
Dichteinversion von gravimetrischen Modellen mit zu vielen Kodr-
pern (s. Kapitel ‘Methodik der Dichteinversion’) Rechnung zu tra-
gen. Es ist deshalb eine regionale Schematisierung notwendig, die
selbstverstidndlich nur unter der Annahme, dass Geschwindigkeits-
unterschieden auch Dichteunterschiede, d.h. gleichen Geschwindig-
keiten auch gleiche Dichten entsprechen, durchgefiihrt werden
kann. Fiir das Startmodell werden zudem die Dichten verwendet, die
den Geschwindigkeiten bei Anwendung von Vp/Dichte-Beziehungen
(z.B. Woollard 1975) entsprechen. Erst die anschliessende Opti-
mierung des Modells mit Hilfe der Dichteinversion sowie der An-
passung der Geometrie kann Information {iber die Richtigkeit die-
ser Annahmen liefern. Selbstverstdndlich ist die oben erwidhnte
Voraussetzung, dass die verwendeten seismischen Interpretationen
mit vergleichbaren Methoden durchgefiihrt wurden, Grundlage fir
eine solche regionale Schematisierung. Die in Fig.33 dargestell-
ten Vp(z)-Funktionen sind deshalb auch relativ einheitlich. Bis
auf die bereits im Einflussbereich der Rift-Struktur des Rhein-
grabens (Mueller et al. 1973, Edel et al. 1975) gelegenen Profile
‘SULZ’° und ‘HS-ES’ sowie des unter der Annahme von Schichten mit
nicht-konstanten Geschwindigkeiten interpretierten Profils ’ES-
SW’, das zudem quer zum Streichen der Strukturen verliuft, stim-
men vor allem die Modelle in den Alpen gut mit dem von Mueller
(1977) als fiir die kontinentale Kruste typisch bezeichneten Mo-
dell (Fig. 34) iliberein. Mit Vorsicht muss dabei das Gegenschuss-
System ‘SB-LB’ und ‘LB-SB’ betrachtet werden, das ebenfalls quer
zum Streichen der Strukturen verlduft. Dasselbe gilt auch fiir das
Profil °‘LB-VE’. Hier wurde anstelle der Interpretation von Egloff
(1979) diejenige von Deichmann (1984) verwendet, da Egloff (1979)
dieses Profil unter der Annahme interpretierte, dass am Kreu-
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E1 =92 B3 4
B35 kAs A7 B8

Fig. 34 Schematisches Modell der kontinentalen Kruste
(Mueller, 1977)

Legende : 1 Kdnozoische Sedimente
(oberfldchennahe Schicht mit
niedrigen Geschwindigkeiten)
2 Mesozoische und paldozoische
Sedimente

3 Oberer kristalliner Untergrund
(Basement) bestehend aus
metamorphen Gneisen und Schiefern
(Zone mit positivem Geschwindig-
keitsgradient) .

4 Lakkolithische Zone granitischer
Intrusionen mit erniedrigter
Geschwindigkeit
Migmatite (mittlere Krustenschicht
Amphibolite (Zone erh&hter
Geschwindigkeit)

Granulite (untere Krustenschicht)

Ultramafite (oberster Mantel)

oA n

FOrtsch-Diskontinuitidt
Conrad-Diskontinuitédt
Mohorovicidé

20" o003

zung spunkt mit dem Siidalpen-Profil die Moho-Tiefe 35 km betrdgt,
was entsprechend der Interpretation von Deichmann (1984) um min-
destens 5 km zu gering ist.

Da in den meisten seismischen Modellen eine Geschwindigkeitsin-
version in der oberen Kruste (in ca. 8-12 km Tiefe) sowie ein
deutlicher Anstieg der Geschwindigkeit in der unteren Kruste auf
Werte iliber 6.5 km/s interpretiert wurde, ist die Kruste fiir das
gravimetrische Modell in folgende Bereiche unterteilt worden:
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eRE R Erdoberfldche ....cceeeeveennns o T 6 R
Oberkruste

o Unterkante der 1.Geschwindigkeitsinversion (F-Disk.) .......
Mittelkruste

............... 1. Anstieg auf eine Geschwindigkeit {iber 6.5 km/s (C-Disk.) .
Unterkruste

............... Krusten-Mantel-Grenze (Moho-DiskontinUitdt .....oeeeeeoneenn.
Oberster

Mantel

Die Vp(z)-Funktionen der Siidalpen-Profile zeigen in der Mittel-
und Unterkruste eine von den lbrigen Alpenprofilen unterschiedli-
che Struktur. In diesem Gebiet wurde die Grenze zwischen Mittel-
und Unterkruste in einer Tiefe von 24 bis 26 km fixiert, um mitt-
lere Geschwindigkeiten in der Unterkruste zu erreichen, die mit
denjenigen in den Dbenachbarten Profilen vergleichbar sind. Fiir
alle Vp(z)-Funktionen wurde zu jedem Krustenbereich die mittlere
Geschwindigkeit berechnet (Werte auf 0.05 km/s gerundet).

Oberkruste

Im Gebiet der Molasse ist die mittlere Geschwindigkeit der Ober-
kruste natiirlich stark durch die niedrige Sedimentgeschwindigkeit
geprdgt. Sie ist filir das gravimetrische Modell insofern bedeu-
tungslos, als die Bouguer-Anomalien bereits beziiglich der Schwe-
rewirkung der Molasse-Sedimente relativ zu einer Dichte von
2.67 g/cm3 reduziert wurden. Bei allen anderen Modellen liegen
die mittleren Geschwindigkeiten der Oberkruste zwischen 5.70 und
5.95 km/s. Eine Zunahme der Mdchtigkeit der Oberkruste um maximal
5 km (z.B. 15 km wunter dem ‘LB-LL’-, gegeniiber 10 km unter dem
‘ES-HS ‘-Profil) ist unter den Alpen erkennbar.

Mittelkruste

Fiir die Durchschnittsgeschwindigkeiten der Mittelkruste lassen
sich eindeutige regionale Unterschiede feststellen. Alle Eschen-
lohe-Profile im NW-Quadranten weisen relativ hohe mittlere Ge-
schwindigkeiten von 6.2 bis 6.3 km/s auf, von denen sich die
mittleren Geschwindigkeiten der Eschenlohe-Profile im SW-Quadran-
ten, des °‘LB-ES’- Profils sowie der Profilsegmente des Alpen-
lingsprofils mit 6.0 bis 6.15 km/s deutlich unterscheiden. Auf
diese relativ tiefen Geschwindigkeiten im nérdlichen Alpenvorland
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wurde auch von Egloff (1979), vor allem beim Profil ‘ES-W°, hin-
gewiesen. Erst vom Profil Lago Bianco-Pustertal an silidwdrts wer-
den wieder Werte von 6.2 bis 6.35 km/s erreicht. Verursacht wird
dieser Ubergang zu hdheren mittleren Geschwindigkeiten in erster
Linie durch eine Schicht mit héherer Geschwindigkeit in der Mit-
telkruste wie z.B bei den Profilen ‘LB-PU’ und ‘LB-LL"; erst in
den Siidalpen-Profilen wurde von Deichmann (1984) eine durchgehen-
de Schicht mit einer Geschwindigkeit von 6.4 km/s interpretiert.
Die Michtigkeitszunahme der Mittelkruste unter den Alpen ist be-
trichtlich (z.B. von 10 km beim Profil °‘ES-HS’ auf 20 km beim
Profil ‘LB-LL").

Unterkruste

Die mittleren Geschwindigkeiten der Unterkruste liegen, mit Aus-
nahme der Eschenlohe-Profile im Nordwest-Quadranten,sowie des
5stlichen Modells fiir das Siidalpen-Profil (SA/B-A) und des Siid-
teils des Lago Bianco-Verona-Profils, bei 6.50 bis 6.65 km/s. Bei
den erwihnten Ausnahmen werden in der Unterkruste hdhere Ge-
schwindigkeiten von 6.7 bis 6.8 km/s beobachtet, die vor allem
durch das Fehlen der Geschwindigkeitsinversion, wie sie bei den
Alpenprofilen in der Unterkruste interpretiert wurde, bedingt
sind. Die Michtigkeit der Unterkruste zeigt keine wesentliche Zu-
nahme unter den Alpen. Allerdings muss bemerkt werden, dass
- wenn statt der auf das gravimetrische Modell ausgerichteten
Grenze 2zwischen Mittel- und Unterkruste bei 24 bzw. 26 km beim
Siidalpen-Profil, der Anstieg der Geschwindigkeit auf etwa
7.20 km/s als Grenze interpretiert wirde - eine sehr geringmich-
tige Unterkruste mit hoher Geschwindigkeit vorlige (s. Fig.33).

Fiir die Zunahme der Midchtigkeit der gesamten Kruste ist im Alpen-
bereich der Traverse in erster Linie die mittlere Kruste mit
mittleren Geschwindigkeiten wum 6.2 km/s, in zweiter Linie die
Oberkruste mit mittleren Geschwindigkeiten wum 5.8 km/s verant-
wortlich. Dieser fiir das Schwerefeld in den Alpen sehr wichtigen
Konsequenz wird mit der vorgeschlagenen Unterteilung der Kruste
Rechnung getragen. Im ersten Versuch wird unter Vernachldssigung
der lateralen Anderungen der Geschwindigkeit ein 3-dimensionales
Dreischichten-Modell der Kruste berechnet.

Fiir die Po-Ebene und den ndrdlichen Apennin sind zur Zeit ledig-
lich die refraktionsseismischen Interpretationen von Stein et al.
(1978) und Letz et al. (1978) verfigbar. Stein et al. (1978) ge-
ben fiir die Krustenmdchtigkeit wunter der westlichen Po-Ebene
35 km an, Letz et al. (1978) postulieren eine maximale Krusten-
michtigkeit unter dem ndérdlichen Apennin von 40 km bei sehr nie-
drigen mittleren Krustengeschwindigkeiten von 6.0 km/s. Die Kon-
struktion des Start-Modells erfolgte deshalb in diesem Gebiet un-
ter zusidtzlicher Beriicksichtigung der Moho-Karten von Giese und
Prodehl (1976) sowie von Giese (1982), mit einer Unterteilung der
Kruste in eine gleichmdchtige Ober-, Mittel- wund Unterkruste.



630000 730000 830000

330000
580000 680000 78001
- i 5 0000 - B 880000
330000 | 330000
2800001 280000
230000 | 230000
180000 % P
130000 | 130000
80000 | 80000
30000, | 30000
~20000; L -20000
70000 | -70000
-120000.] | -120000
-170000. | 170000
-220000.] | -220000
X T T T T T T
580000 680000 780000 880000
630000 730000 830000 930000

Fig. 35 Krustenmdchtigkeit des 3-dimensionalen gravimetrischen
——— Modells (km)



- 84 -

Gibt Egloff (1979) fiir die Genauigkeit der interpretierten Moho-
Tiefe +/-2 km auf den Refraktionsprofilen (d.h. in der kritischen
Distanz vom Schusspunkt) an, so sind natilirlich im Gebiet silidlich
von Bergamo, wo nur die erwdhnten Moho-Karten und Refraktionspro-
file =zur Verfiigung standen, weit grossere Unsicherheiten vorhan-

den.

6.4.3 Berechnung des Schwereeffekts des gravimetrischen Krusten-
modells

Um die seitlichen Effekte der Krustenmdchtigkeit des Westal-
penbogens sowie der Ostalpen im Modell zu berilicksichtigen, wurde
- ausgehend von denselben Moho-Karten - das Modell in gleicher
Weise bis 200 km 6stlich und westlich der Traverse erweitert. Im
Norden und Siiden reicht das Modell ca. 70 km iliber die Daten hin-
aus. Jede der drei Grenzflidchen (Ober-/Mittelkruste, Mittel-/Un-
terkruste Krusten-Mantel-Grenze) wurde durch Dreiecksfldchen an-
gendhert, analog wie dies von Kissling (1980, 1982) fiir die Moho
zur Berechnung der Schwerewirkung der Enderung der Krustenmich-
tigkeit in der Schweiz durchgefiihrt wurde. Zusammen mit der Erd-
oberflidche und einer willkiirlich gewdhltenen unteren Grenzfliche
des Modells konnten somit die Modellkdrper fir Ober-, Mittel- und
Unterkruste sowie den obersten Mantel konstruiert werden, wie es
in Fig.32 dargestellt wurde. Die Berechnung der Schwerewirkung
der Modellkdrper erfolgte mit dem Programm Polyeder (Kissling
1980, 1982). Die Methode, die diesem Programm zugrunde liegt,
wurde von Gotze (1976) beschrieben, und erlaubt es die Sphdrizi-
tit der Erde zu beriicksichtigen. Die Karte mit den benutzten Mo-
ho-Tiefen des Modells im Untersuchungsgebiet ist in Fig.35 darge-
stellt. Das vollstdndige Modell reicht jedoch im Westen und Osten
noch 100 km weiter. Einen Schnitt durch das Modell entlang der
Traverse zeigt Fig.36.

Bereits im vorhergehenden Kapitel wurde darauf hingewiesen, dass
die Schwerewirkung eines Modells nur relativ zu einer Referenz-
kruste berechnet werden kann (vgl. Kissling 1980,1982). Fiir die
Referenzkruste wurde eine Midchtigkeit von 30 km angenommen, mit
einer gleichmdchtigen Ober-, Mittel-,und Unterkruste, wie sie
entlang den seismischen Profilen in Siiddeutschland (Eschenlohe-
Profile im Nordwest-Quadranten) interpretiert wurde (Emter,
1971). Es wird somit angenommen, dass eine Kruste, wie sie auf
diesem seismischen Refraktionsprofil vorliegt, eine Bouguer-An-
omalie von 0 mgal erzeugt, d.h. die hier beobachtete Bouguer-An-
omalie von ca. =40 mgal durch den seitlichen Effekt der Al penwur-
zel, der Rheingrabenstdrung sowie allfdlligen weiteren noch unbe-
kannten Stérungen verursacht wird. Diese Annahme ist jedoch nur
eine erste Naherung. Die definitive Anpassung der Referenzkru-
stenmédchtigkeit wird, wie vorgédngig beschrieben, zusammen mit der
Dichteinversion durchgefiihrt. Die fiir das Modell vorgegebenen
Startdichten und ihre Suchbereiche enthdlt Tabelle 12.

Die Dichten des Startmodells entsprechen in etwa den mittleren
Geschwindigkeiten bei Anwendung der Vp/Dichte-Beziehung von Wool-
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Tabelle 12: Parameter des Krustenmodells fiir die Inversion

der Dichte
mittlere Dichte Suchbereich
Geschwindigkeit Startmodell
(km/ s) (g/cm3) (g/cm3)

Oberkruste 5.8 2.73 fixiert
Mittelkruste 6.2 2.85 *0.05
Unterkruste 6.6 2.95 *0.05
Oberster 8.1 3.40 *0.10
Mantel

lard, 1975 (vgl. Fig.37). Die Dichte der Oberkruste wurde bei
2.73 g/cm3 fixiert. Fiir dieses Modell wurde nun die Inversion der
Dichte durchgefihrt. Die gefundenen Dichten sind in Fig.38 zusam-
men mit einem Profil der Residualanomalien ( = Differenz: Redu-
zierte Bouguer-Anomalien - Modell-Anomalien, die mit den inver-
tierten Dichte berechnet wurde) angegeben. Eine Karte dieser Re-
sidualanomalien ist in Fig.39 dargestellt. Auffallend ist die
niedrige Manteldichte von 3.19 g/cm3, gegeniiber 2.97 g/cm3 fiir
die Unterkruste. Damit wird der Dichtekontrast an der Moho
0.21 g/cm3, was bei einem Geschwindigkeitskontrast von ca.
1.5 km/s (vgl. Fig.33) unwahrscheinlich gering ist. Verschiedene
Anomalien sind noch 1in den Residualanomalien von Fig.38 und
Fig.39 vorhanden, die zeigen, dass das vorliegende - Modell
(Fig.36) nicht allen Stérungen Rechnung trigt. Neben Anomalien
nérdlich von Konstanz (a), im nérdlichen Alpenteil mit Minimum
bei Chur (b), sowie im Appennin (c), ist ein langwelliger Anteil
der Residualanomalien mit Maximum etwas ndérdlich von Bergamo zu
erkennen. Die Anomalie (a) wird hier nicht quantitativ interpre-
tiert. Die bei der Berechnung des Molasse-Modells bereits erwidhn-
ten niedrigen Dichten koénnen sicher eine teilweise Ursache fiir
diese Anomalie sein. Um dies abzuklédren, ist jedoch eine speziell
darauf ausgerichtete Untersuchung notig.

Im folgenden werden die Anomalien (b) und (e¢) (Fig.38) disku-
tiert.

6.4.4 Die Anomalie am ndérdlichen Alpenrand

Die Anomalie (b) - siehe Fig.38 und Fig.39 - entspricht recht
gut der in der Einleitung bereits erwdhnten Anomalie mit einem
Maximum im ndrdlichen Kanton Graubiinden. (Fig.5,6,7,8). Die Be-
rechnung des 3-Schichten-Krustenmodells hat keine grundlegende
Anderung gebracht; die Anomalie kann also nicht mit der Anderung
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der Michtigkeit von Ober-, Mittel-, oder Unterkruste erklirt wer-
den. Verschiedene andere mdgliche Ursachen wurden deshalb in Be-
tracht gezogen:

i) Kristalline Massive (Aar-Massiv,Tavetscher Zwischenmassiv,
Gotthard-Massiv)

ii) Biindner-Schiefer

iii) Dichte-Anomalie in der Mittelkruste

zu i)

Grund fiir die Beriicksichtigung dieser Moglichkeit 1lieferte eine
Detailuntersuchung der Geschwindigkeit von Kompressionswellen in
den obersten 5 km entlang eines refraktionsseismischen Profils im
Aarmassiv (Brdndli, 1981). Beim Vergleich dieser Geschwindigkei-
ten mit Werten, die entlang von weiteren refraktionsseismischen
Profilen in den Alpen sowie in ausseralpinen Granit- und Gneisre-
gionen gefunden wurden, stellte Brdndli (1981) im Aar-Massiv eine
um 0.2 bis 0.4 km/s erniedrigte Geschwindigkeit in den obersten 2
bis 3 km des Aar-Massivs fest. Aus der Vp/Dichte-Beziehung von
Woollard (Fig.36) wird ein der Geschwindigkeitsdifferenz von
0.4 km/s entsprechender Dichtekontrast von maximal 0.15 g/cm3 er-
mittelt. Mit diesen Werten kann eine Anomalie von 20 mgal, wie er
in Fig.38 und Fig.39 beobachtet wird, kaum erkldrt werden. Zum
Vergleich sei an die Molasse-Sedimente errinnert, wo mit 4 km
Michtigkeit und einem Dichtekontrast von ca. 0.2 g/cm3 eine
Maximalanomalie von =24 mgal erreicht wird, obschon diese Sedi-
mente direkt an der Oberfldche liegen. Ausserdem ist die Lage der
Anomalie sehr schlecht mit der Lage des Aar-Massivs korelliert.
Gegen Westen, wo das Kristallin an der Oberfldche erscheint, und
das von Brandli (1981) untersuchte refraktionsseismische Profil
liegt, nimmt die Anomalie ab.

Zudem hat Cagienard (1982) mit einer gravimetrischen Untersuchung
an der Kontaktstelle zwischen Helvetikum und Aar-Massiv im Aare-
und Reusstal keine gravimetrische Anomalie gefunden, die auf ei-
nen merklichen Dichtekontrast hindeuten wiirde.

zu ii)

Obwohl ebenfalls relativ schlecht mit der Lage der beobachteten
Anomalie korrelierbar, wurde die Mdglichkeit eines Beitrages der
Biindner-Schiefer zur Schwereanomalie {iberpriift. Zu diesem Zweck
wurden Dichten an Handstiicken von Bilindner Schiefern und von Ge-



Tabelle 13: Handstlick-Dichten von Biindnerschiefer-Proben
im Vergleich mit Proben aus dem Helvetikum

Lokalitdt Anzahl mittlere Dichte Standardabweichung

Proben

(g/cm3) (g/cm3)

Valser- 3 2.73 *o.02
tal
Safien- 24 2.67 * 0.06
tal
Klusserie 9 2.67 + 0.01
Helvetikum 46 2.69 X 0.09
(Perm bis
Tertidr)

steinen des Helvetikums bestimmt. Die Mittelwerte der Dichten
sind in Tabelle 13 angegeben. Alle Gesteine wurden freundlicher-
weise vom Institut flir Geologie der ETH Ziirich zur Verfiigung ge-
stellt.

Auf Grund dieser Dichte-Werte besteht kein Anhaltspunkt fiir einen
wesentlichen Beitrag der Bilindner Schiefer zu der beobachteten
Schwereanomalie.

Scheliga (1971) hat ausserdem mittels refraktionsseismischer Un-
tersuchungen im Engadiner Fenster hohe Geschwindigkeiten von bis
zu 6.2 km/s fiir die Biindnerschiefer erhalten.

zu iii)

Die 1letzte in Betracht gezogene Moglichkeit fiir die Ursache der
beobachteten Schwereanomalie ist eine Dichteanomalie in der Mit-
telkruste, so wie sie auf Grund der oben beschriebenen niedrigen
Geschwindigkeiten in der Mittelkruste in diesem Gebiet m&glich
erscheint. Obwohl diese Geschwindigkeitserniedrigung nur 0.1 bis
0.2 km/s betrdgt, ist es bei einer Mdchtigkeit der Mittelkruste
von 10 bis 20 km mbéglich, mit dem entsprechenden Dichtekontrast
von 0.03 bis 0.06 g/cm3 (Woollard 1975, Fig.37) eine Anomalie der
erforderlichen Gréssenordnung von 20 bis 30 mgal zu erzeugen. Es
wurde deshalb in die Mittelkruste ein Storkdrper eingebaut. Die
Optimierung der Geometrie erfolgte nach Einbezug der Schwerewir-
kung der Mantel-Anomalie (s. folgendes Kapitel). Der optimale
Querschnitt ist in Fig.40 dargestellt. Die Ausdehnung des Stdr-
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kdérpers quer zum Profil in Fig.40 entspricht im Westen etwa der
10 mgal-Kontur in Fig.39; im Osten wurde der Korper bis in eine
Distanz von ca. 100 km von der Traverse parallel =zum Streichen
der Alpen weitergefiihrt, da die niedrigen Geschwindigkeiten eben-
falls so weit nach Osten verfolgt werden kénnen (vgl. Fig.33)

6.4.5 Die Anomalie im ndrdlichen Apennin

Verschiedene, bereits erwdhnte 1Indizien weisen darauf hin,
dass die Anomalie im Apennin (Fig.38 und 39, Anomalie (c)) durch
oberflidchennahe Gesteine verursacht wird:

- Hinweis auf niedrige Dichten der Oberfldchen-Gesteine (2.4 bis
2.6 g/cm3, Vecchia, 1952).

- Von den ligurischen Einheiten iliberfahrene Po-Sedimente reichen
vermutlich noch weit unter den ndordlichen Apennin (Pieri und
Groppi, 1981).

- Die ligurischen Einheiten kdénnen auf den Reflexionsseismogram-
men zum Teil von den Sedimenten der Po-Ebene nicht unterschie-
den werden, was auf eine dhnliche Lithologie hindeutet (Pieri
und Groppi, 1981).

- Letz et al. (1978) geben sehr niedrige Geschwindigkeiten fir
die gesamte Kruste im ndrdlichen Apennin an.

Dies waren die Griinde, einen Kdérper in die Oberkruste einzubauen,
der siidlich an die Sedimente der Po-Ebene anschliesst und im
Streichen des Apennins 100 km von der Traverse nach Osten und We-
sten reicht. Sein Querschnitt ist in Fig.U0 eingezeichnet.
Selbstverstidndlich kann ein solcher Koérper nur ein sehr schemati-
sches Bild der tatsédchlichen Verhdltnisse wiedergeben, wurde doch
bereits in der geologischen Ubersicht auf die komplizierte geolo-
gisch-tektonische Situation im ndérdlichen Apennin hingewiesen.

6.4.6 Definitives Krustenmodell

Die Dichten wurden nun fiir dieses verbesserte Krusten-Modell
invertiert. Die gefundenen Dichtewerte sowie ein Profil der ent-
sprechenden Residualanomalie sind in Fig.40 dargestellt. Die Re-
sidualanomalie zeigt noch immer einen langwelligen positiven An-
teil der Anomalie (Fig.40), obwohl die Dichte des obersten Man-
tels mit 3.13 g/cm3 nur noch einem Dichtekontrast von 0.16 g/cm3
an der Moho entspricht. Die ilibrigen Krustendichten blieben unver-
dndert. Die Anomalien (b) und (c), welche in Fig.38 wund Fig.39
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sichtbar waren, sind weitgehend verschwunden, wie dies besonders
deutlich in der Karte der Residualanomalien (Fig.41) zum Ausdruck
kommt.

Mit grosser Wahrscheinlichkeit entspricht eine so geringe Dichte
des obersten Mantels, bzw. ein so geringer Dichtekontrast an der
Moho, wie er hier ermittelt wurde, nicht der Wirklichkeit. Gemiss
der Vp/Dichte-Beziehung von Woollard (1975, s.Fig.37) entsprechen
bei einem Druck von ca. 10 kbar Geschwindigkeiten um 8.0 km/s
Dichten zwischen 3.2 und 3.4 g/cm3, bzw. ein Geschwindigkeitskon-
trast von 1.4 km/s, wie er seismisch zwischen der Unterkruste und
dem obersten Mantel im vorliegenden Untersuchungsgebiet interpre-
tiert wurde (vgl. Fig.33), einem Dichtekontrast von >0.4 g/cm3.
Vp-Bestimmungen an Gesteinsproben aus der Ivrea-Zone (Fountain,
1976) unter erhdhtem Druck (bis 10 kbar) 1lieferten Vp-Werte um
8.0 km/s, in der Regel -ebenfalls bei Gesteinsdichten iiber
3.25 g/cm3. Unberilicksichtigt bleibt bei dieser Untersuchung von
Fountain (1976), wie auch in der Vp/Dichte Beziehung von Woollard
(1975) der Temperatureffekt. Neuere Untersuchungen von Kern und
Richter (1981) an mdglichen Mantelgesteinen zeigten jedoch, dass
bei zunehmender Temperatur die Kompressionswellengeschwindigkeit
abnimmt, wdhrend die Dichte praktisch gleich bleibt. Dies bedeu-
tet, dass einer Geschwindigkeit von 8.0 km/s bei Temperaturen,
wie sie im obersten Mantel herrschen, auch grdssere Dichten als
die oben angegebenen entsprechen kdnnten. Auch diese Untersuchun-
gen wurden unter erhdhtem Druck (max. 6 kbar) durchgefiihrt.

Aus diesem Grunde wurde die Residualanomalie analog zu Fig.40
noch einmal berechnet, allerdings nachdem die Dichte des obersten
Mantels im Modell manuell auf 3.27 g/cm3 gesetzt worden war. Dies
entspricht einem Dichte-Kontrast von 0.3 g/cm3 an der Moho, wie
er aus den erwdhnten Griinden wahrscheinlicher erscheint.

Sehr schén wird jetzt in Fig.42 eine sich iiber nahezu 500 km er-
streckende Residualanomalie mit einer positiven Amplitude von ca.
100 mgal sichtbar. Das Maximum der Anomalie liegt im Gebiet von
Bergamo. Neben der Zunahme der Maximalamplitude gegeniiber Fig.41,
wurde die Kurve vor allem im Kanton Graubiinden zwischen Bonaduz
(Vorderrheintal) und Morbegno (Veltlin), d.h. im Gebiet der
grossten Krustenmdchtigkeit, erheblich gegldttet, was ein deutli-
cher Hinweis dafiir ist, dass die in Fig.41 angegebene Manteldich-
te (bzw. der Dichtekontrast an der Moho) zu tief angesetzt war.
Gleichzeitig ist dies ein anschauliches Beispiel dafiir, dass die
Dichte-Inversion dann falsche Resultate liefert, wenn im Modell
Strukturen vernachlidssigt werden, die Anomalien erzeugen, welche
riumlich und wellenldngenmdssig nahe bei den Anomalien liegen,
die vom Modell angepasst werden kénnen. In gewissen F&dllen kann
dies durch eine vorgidngige Feldseparation verhindert werden. Im
vorliegenden Fall jedoch wird erst nach Abzug der Schwerewirkung
eines seismisch gut belegten Modells die langwellige Anomalie er-
sichtlich, fiir die aus den Bouguer-Anomalien keine Anhaltspunkte
vorlagen (vgl. Fig.15 und 31). Es wird nun klar, dass der nach
Stiden gerichtete positive Trend in den von Kissling (1980) be-
rechneten Residualanomalien (Fig.6) den ndrdlichen Teil dieser
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regionalen Reidualanomalie darstellte. Bei gleichem Dichtekon-
trast an der Moho-Diskontinuitdt betrédgt jedoch jetzt die Diffe-
renz der Residualanomalien zwischen Konstanz und dem Bergell ca.
90 mgal (Fig.42) gegeniiber 50 mgal in Fig.6 (1-Schicht-Krusten-
Modell) . Der Grund hierfiir liegt im Anteil der Schwereanomalie,
welcher aus der Verdickung der Ober- und Mittelkruste resultiert,
so wie sie in Fig.43 dargestellt ist. Eine Michtigkeitszunahme
dieser Krustenbereiche, wie sie unter den Alpen seismisch gut be-
legt ist (siehe Fig.33), kann einen erheblichen Anteil zur
Gesamtanomalie beitragen, wenn 2zwischen Ober- und Mittel- bzw.
Mittel- und Unterkruste Dichteunterschiede in der Grossenordnung
von 0.1 g/cm3 oder mehr vorliegen, wie sie den Vp-Werten entspre-
chen. Ein abschliessender Vergleich der invertierten Dichten nmit
den Vp-Werten wird jedoch erst durchgefiihrt, nachdem die Quelle
der hier vorliegenden langwelligen Anomalie im Modell beriicksich-
tigt ist.

Un diese Anomalie als Folge einer falsch angesetzten Moho-Tiefe
zu erkldren, miisste ein Fehler angenommen werden, der kontinuier-
lich von Norden und Siiden her zunimmt und unter den Siidalpen ein
Maximum von ca. 10 km erreicht. Theoretisch ist als Ursache die-
ser Anomalie auch ein intrakrustaler St&rkdrper denkbar. Dazu wi-
re allerdings eine 10 km mdchtige Schicht, zum Beispiel in der
Unterkruste - mit einem Dichtekontrast von mehr als 0.2 g/cm3 -
nétig, bei einer Léngserstreckung in Profilrichtung von iiber
100 km. Da diesem Dichtekontrast ein Geschwindigkeitskontrast
> 0.5 km/s entsprdche, kann diese Hypothese angesichts der vor-
liegenden Profilbelegung und Qualitdt der seismischen Daten von
vornherein verworfen werden.

Aus analogen Uberlegungen Kann eine wesentliche Beeinflussung der
positiven Residualanomalie (Fig.42) durch Modellfehler im schwei-
zerischen Mittelland und der Po-Ebene ausgeschlossen werden.
Trotzdem wird im folgenden das Modell im Hinblick auf diese bei-
den seismisch schlecht untersuchten Gebiete (vgl. Fig.36) disku-
tiert.

a) Schweizerisches Mittelland

Hier liegt zwischen dem refraktionsseismischen Profil ‘HS-ES°’
bzw. ‘ES-HS’ und der Angabe der Krustenmidchtigkeit siidlich des
Walensees, im Kanton Glarus, aus dem Lago-Bianco-Ficher keine
seismische Information vor (vgl. Fig.33 und Fig.36). Es wurde
deshalb parallel zum Streichen der Alpen zwischen dem Profil ‘ES-
W’ (60 km dstlich des Querschnitts in Fig. 36) und den Profilen
‘SB-LB’ bzw. ‘LB-SB’ (100 km westlich des Querschnitts in Fig.36)
interpoliert. Enderungen der Krustenmdchtigkeit im Modell haben
gezeigt, dass lediglich “lokale” Anomalien entstehen, die die
Form und Maximalamplitude der grossrdumigen Residualanomalie in
Fig .42 nur unwesentlich verdndern konnen, da ndérdlich und siidlich
davon die Struktur und Midchtigkeit der Kruste seismisch wieder
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gut belegt ist. Der Verlauf der Moho-Diskontinuitidt unter dem
schweizerischen Mittelland (Fig.40) erhielt man, indem das Modell
optimiert wurde, bis keine lokalen Anomalien mehr auftraten. Dies
liefert natiirlich nur unter folgenden Annahmen ein richtiges Re-
sultat:

- Fehlerfreiheit des Modells der Molasse-Sedimente

- Keine Abweichung der Krustenstruktur vom angenommenen 3-
Schichten-Modell

- Keine lateralen Dichteanomalien in der Kruste

- Stetiger Verlauf der Moho-Diskontinuitdt, ohne Aufwdlbungen
oder Tiefenbriiche

Damit wird der Grundsatz angewandt, das einfachste mdégliche Mo-
dell zu bevorzugen, welches mit den gravimetrischen Messdaten in
Einklang steht. Selbstverstdndlich liesse sich mit einem kompli-
zierteren Verlauf der Moho auch die Anomalie in der Mittelkruste
(Fig.40 (1)) weiter nach Norden verléngern. Der Hauptteil dieser
Anomalie bleibt davon allerdings unbeeinflusst, liegt er doch un-
ter einem seismisch gut untersuchten Gebiet (ndrdlicher Teil des
Kantons Graubiinden) .

b) Po-Ebene

Die einzige Information iliber die Krustenmdchtigkeit unter der Po-
Ebene lag bisher aus der Interpretation eines 1966 vermessenen
refraktionsseismischen Profils vom Lac Negre in den Seealpen
durch die westliche Po-Ebene vor, wie sie von Stein et al. (1978)
publiziert wurde. Gute seismische Information ist in den Siidalpen
(Italian Explosion Seismology Group 1981, Deichmann 1984) sowie
im nérdlichen Apennin und im Ligurischen Meer (Letz et al. 1978)
vorhanden. Dazwischen wurde der Verlauf der Moho-Diskontinuitdt
unter analogen Annahmen wie im schweizerischen Mittelland mit
Hilfe des gravimetrischen Modells optimiert und dabei ein Wert
von 35 km Tiefe gunden. Wegen der deutlich schlechteren Belegung
mit seismischen Daten und der grdsseren Unsicherheit der Schwere-
wirkung des Sediment-Modells der Po-Ebene verglichen mit dem
schweizerischen Mittelland (Maximalwert -130 mgal gegeniiber
-24 mgal in der Molasse), muss auch eine gro&ssere Unsicherheit in
der gefundenen Krustenmdchtigkeit in Kauf genommen werden. Beil
einer Anderung der Moho-Tiefe um 5 km entsteht eine Anomalie von
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30-40 mgal in der Residualschwere (Fig.42), die ohne weiteres im
Bereich der oben erwihnten Unsicherheit in der Struktur und Dich-
te der Kruste sowie der Schwerewirkung des Sedimentmodells, - bei
entsprechender Kombination dieser Effekte - liegt. Eine Mdchtig-
keit der Kruste in der Po-Ebene von 30 km oder mehr wirft jedoch
grosse Probleme in Bezug auf die strukturellen und isostatischen
Verhidltnisse in diesem Gebiet auf, die folgendermassen 2zusammen-
gefasst werden kdnnen:

i) Es liegt eine mittlere Midchtigkeit der tertidren Sedimente
in der zentralen Po-Ebene von ca. 7 km vor (Maximimum ca.
15 km), mit einem mittleren Dichtekontrast von wungefédhr
-0.3 g/cm3 gegentiber der Referenzdichte von 2.67 g/ cm3.

ii) Fir Extensions- oder Schertektonik, wie dies bei anderen
‘back-arc basins’ im mediterranen Raum beobachtet wurde
(Horvath und Berckhemer 1982), bestehen in der Po-Ebene kei-
ne Anzeichen. Simtliche von Pieri und Groppi (1982) inter-
pretierten Reflexionsprofile in Nord-Siid- und zum Teil auch
in Ost-West-Richtung zeigen bis ins mittlere Plioz&n deutli-
che Anzeichen einer intensiven Kompressionstektonik, die
vorwiegend Nord-Siid gerichtet ist. Erst das obere Pliozén
(d.h. seit 3 Ma) und das Quartdr liegen ungestért {iber den
tektonisch stark beanspruchten tieferen Schichten.

iii) Bei Annahme eines rein isostatischen Gleichgewichts und ei-
nes Kompensationsniveaus in 32 km Tiefe mit einem Dichtekon-
trast von 0.5 g/cm3 (analog zu Klingelé und Kissling (1982)
fiir die Schweiz) kann abgeschidtzt werden, dass diese Sedi-
mentmidchtigkeit durch eine um ca. 4 km verringerte Krusten-
michtigkeit kompensiert werden miisste, also héchstens noch
28 km betragen kénnte. In Wirklichkeit herrscht aber seit
mindestens 65 Ma Senkungstendenz, mit Sedimentationsraten
von 0.1 bis 0.5 mm/Jahr, die im Quartdr sogar bis auf
1mm/Jahr ansteigen.

Als mégliche Ursachen fiir diese Subsidenz kommen in Frage:

- Subkrustale Erosion (Impregnation und Umwandlung der un-
teren Kruste durch aufsteigendes Mantelmaterial) und da-
mit verbundene Verringerung der Krustenmdchtigkeit, die
jedoch die Frage nach der urspriinglichen Midchtigkeit wund
Dichte der Kruste impliziert, falls diese heute tatsidch-
lich noch iiber 30 km machtig ist. Subkrustale Erosion
wurde bisher vorwiegend fir Gebiete mit Extensionstekto-
nik, wie Riftsysteme (Mueller 1977) oder ‘back-arc ba-
sins’ (Horvath und Berckhemer 1982), postuliert.
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- Die von Spohn und Neugebauer (1978) diskutierte Umwand-
lung von gabbroiden Gesteinen der unteren Kruste in Eklo-
git (mit wesentlich hdherer Dichte), verursacht durch die
Druckzunahme infolge der sehr michtigen abgelagerten Se-
dimente. Es miisste abgeklé&rt werden, inwiefern dieser
Phaseniibergang auch durch tektonisch bedingte Spannungen
(siehe dazu ii) verursacht werden kénnte.

- Eine Zunahme der Dichte in der mittleren und/oder unteren
Kruste durch Abkiihlung einer vormals warmen (eventuell
bereits relativ dichten) Kruste. Stein et al. (1978) in-
terpretierten tatsdchlich eine relativ hohe mittlere Ge-
schwindigkeit von 6.77 km/s in den untersten 20 km der
Kruste unter der westlichen Po-Ebene.

- Prédsenz einer positiven Dichteanomalie in der tieferen
Lithosphédre unter den Alpen, die im Sinne der von Flei-
tout und Froidevaux (1982) berechneten Modelle der Span-
nungs- und Bewegungsfelder zu Subsidenz im Alpenvorland
unter Kompression fiihrt.

Die in Fig.l42 dargestellte Residualanomalie Wwird jedoch durch die
Unsicherheiten beziiglich der Struktur und Michtigkeit der Kruste
unter der Po-Ebene nicht wesentlich beeinflusst, da diese Unsi-
cherheiten im Vergleich zur Ausdehnung der langwelligen Residual-
anomalie lediglich ein relativ kleinrdumiges Gebiet betreffen.
Dies wurde an Hand von numerischen Modellversuchen mit verschie-
denen Michtigkeiten der Kruste unter der Po-Ebene bestitigt.

Da auf Grund der oben beschriebenen Erwdgungen und Modellversuche
ausgeschlossen werden kann, dass sich die Ursache der in Fig.l42
beobachteten Anomalie in der Kruste befindet, wird eine Stdrung
im obersten Mantel nahegelegt. Es zeigt sich somit, dass es bei
geniigend guter Kenntnis der Struktur und Michtigkeit der Kruste
aus seismischen Untersuchungen mdglich ist, mit Hilfe der Gravi-
metrie Information iiber den obersten Mantel, zu erhalten. Weil
das beobachtete Schwerefeld eine integrale Funktion der vorhande-
nen Stérmassen ist, wird - falls die Tiefenlage der Stdérung ein-
gegrenzt werden kann - Information iiber deren Grosse und Ausdeh-
nung gewonnen.

Flir qualitative Abschdtzungen kann bei geniigender 2-Dimensionali-
tdt der Strukturen, wie dies zum Beispiel im Alpengebiet auf ei-
nem Profil quer zum Streichen weitgehend der Fall ist, auch mit
einer 2-dimensionalen Modellrechnung gearbeitet werden. Um jedoch
quantitative Aussagen machen zu kdonnen, ist es unumgidnglich, 3-
dimensionale Modelle 2zu Dberechnen. Das folgende Beispiel soll
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dies illustrieren: Mit dem in Fig. 40 gezeigten Querschnitt wurde
zu Beginn ein 2-dimensionales Modell gerechnet. Die Residualan-
omalie (analog zu Fig.l42) wurde auch bei diesem Modell sichtbar,
doch stimmte die Léngserstreckung (370 km gegeniiber 500 km mit
dem 3-dimensionalen Modell) und die Amplitude (+50 mgal gegeniiber
+80 bis +100 mgal) nicht mit der Residualanomalie des 3-dimensio-
nalen Modells in Fig.l42 iiberein. Ebenfalls nicht gefunden wird
bei einer 2-dimensionalen Interpretation die in Fig .42 sichtbare
Asymmetrie und die Verschiebung der Maximalamplitude nach Siden,
relativ zur grossten Krustenmdchtigkeit unter den Alpen.
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7 ANOMALIE IM OBERSTEN MANTEL UNTER DEN ALPEN

T.1 Geologische und geophysikalische Daten

Bereits Ampferer (1906) schlug vor, dass die Krustenverkiirzung
bei der Orogenese der Alpen mit einer Subduktions- oder Ver-
schluckungszone verbunden sein miisse. Trimpy (1973) gibt fir die
Verkiirzung der Kruste einen Minimalwert von 300 km an. Laubscher
(1970, 19T4a+b) sowie Laubscher und Bernoulli (1982) entwickelten
ein Szenario fiUr die Orogenese, die dieser Krustenverkiirzung und
der damit verbundenen Deckeniiberschiebung iiber einige hundert Ki-
lometer Rechnung trédgt. Dabei wird eine urspriinglich nach Siiden
gerichtete Subduktionszone, die seit der oberen Kreide aktiv war,
nach der kompletten Subduktion des silidpenninischen Ozeans und der
anschliessenden Kontinent-Kontinent-Kollision in eine mehr oder
weniger senkrecht nach unten gerichtete Verschluckungszone umge-
wandelt. Die Tatsache, dass im heute sichtbaren Alpengebiude mit
wenigen Ausnahmen (z.B. Ivrea-Zone) nur Material der obersten
Kruste zu finden ist, kénnte damit erklidrt werden, dass die ge-
samte iibrige Lithosphdre nach unten auswich. Zudem sind die pen-
ninischen Ophiolithe, die unter hohem Druck und niedriger Tempe-
ratur metamorphisiert wurden, ebenfalls ein Anzeichen fiir eine
ehemals nach Siiden gerichtete Subduktion. Selbstverstindlich darf
dies nur als eine Arbeitshypothese aufgefasst werden. Es bleibt
die Aufgabe der Geodynamik, die Moglichkeit solcher Vorgidnge am
Modell =zu testen. Bedingung ist allerdings, dass ausreichende
Kenntnisse iiber den heutigen Zustand des Lithosphiren-Astheno-
sphdren-Systems aus geophysikalischen Untersuchungen vorliegen,
die fiir die geodynamischen Modelle als Randbedingungen dienen
kénnen.

Geophysikalische Anhaltspunkte filir einen gestdrten obersten Man-
tel wurden aus verschiedenen Untersuchungen geliefert. Disper-
sionsanalysen an Oberfldchenwellen von Sprecher (1976) sowie von
Mueller und Sprecher (1978) liessen auf Grund relativ hoher Vs-
Werte bis in eine Tiefe von {iber 130 km eine Midchtigkeitszunahme
der Lithosphdre wunter den Alpen vermuten, die Schenk (1980) mit
einer analogen Untersuchung entlang des Alpenlédngsprofils sogar
noch ausgepridgter bestdtigte, war doch bei den vorliegenden Beo-
bachtungsdaten die Einfiihrung eines Asthenosphdren-Kanals mit er-
niedrigten Vs-Werten bis in eine Tiefe von 200 km kaum m&glich.
Die Uibergangszone von der afrikanischen zur eurasischen Litho-
sphiren-Platte erstreckt sich in Form des sogenannten adriati-
schen Sporns (Channell und Horvath, 1976; Channell et al. 1979)
bis in den Alpenbereich. Speziell auf diese Ubergangszone ausge-
richtet war eine regionalisierte Dispersionsanalyse an seismi-
schen Oberflidchenwellen von Panza und Mueller (1978). Die Resul-
tate, illustriert an einem Schnitt von Basel bis siidéstlich von
Mailand, sind exemplarisch in Fig.4la+b dargestellt.

Fig.U5 enthilt eine Karte der Mdchtigkeit der Lithosphdre zusam-
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Schnitt durch das Lithosphédren-Asthenosphiiren-System
unter der Schweizerischen Geotraverse, abgeleitet aus
der regionalisierten Dispersionsanalyse von seismi-
schen Oberflichenwellen im Alpengebiet (nach Panza und
Mueller, 1978) mit Krusten-Mantel-Grenze (M), Litho-
sphiren-Asthenosphdren-Grenze, der unteren Begrenzung
der Asthenosphédre, sowie der S-Wellen-Geschwindigkeiten
(km/s) . Die senkrechte Schraffur gibt die Unsicherheit
in der Tiefenlage an.

Schematisierter NW-SE-Querschnitt durch die Zentral-
alpen (nach Panza und Mueller, 1978) mit P-Wellen-
Einweglaufzeiten nach Baer (1979) unter der Annahme
von Vp/Vs = 1.82 nach Sprecher (1976).
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men mit den Scherwellen-Geschwindigkeiten der unteren Lithosphire
und der Asthenosphdre, so wie sie von den Autoren Panza et al.
(1980) auf Grund der Resultate von regionalisierten Dispersions-
analysen kartiert wurden (vgl. dazu auch Mueller und Lowrie,
1980). Auch diese Resultate sprechen fiir eine relativ abrupte
Michtigkeitszunahme der Lithosphdre unter den Zentral- und Ostal-
pen auf Kosten des darunter liegenden Asthenosphidren-Kanals mit
erniedrigten Scherwellen-Geschwindigkeiten. Uber die Untergrenze
dieses Kanals mit erniedrigten Vs-Werten in der Asthenosphire
herrscht noch eine ziemliche Unsicherheit, die in Fig.l44a durch
die Hohe der Schraffur angedeutet ist.

Dass diese als Midchtigkeitszunahme der Lithosphire interpretierte
Zunahme der Scherwellengeschwindigkeiten im Tiefenbereich zwi-
schen 60 und 150 km auch mit einer Zunahme der Kompressionswel-
len-Geschwindigkeiten verbunden sein diirfte, folgt aus den Regi-
strierungen auf dem refraktionsseismischen Alpenldngsprofil bis
in Distanzen von 600 km (Miller et al., 1978,1982). Diese Autoren
zeigten, dass unter dem Zentralteil der Alpen (Schusspunkt B bis
D des Alpenldngsprofils) zwischen 60 und mindestens 100 km Tiefe
ein Korper mit Vp-Werten um 8.5 km/s zu existieren scheint, ge-
geniiber 8.0 km/s im gleichen Tiefenbereich westlich des Schuss-
punktes B bzw. Ostlich des Schusspunktes D. Eine mit diesem Re-
sultat {ibereinstimmende Beobachtung stammt von Baer (1979, 1980),
der infolge fehlender Laufzeit-Residuen teleseismischer Ereignis-
se, wie sie bedingt durch die ausgeprédgte Alpenkrustenwurzel auf-
treten miissten, auf einen Stdrkérper im obersten Mantel schloss,
welcher den Effekt der Mdchtigkeitszunahme der Kruste unter den
Alpen zu kompensieren scheint. Dieser Autor stellte fest, dass
die Brutto-Laufzeiten mit dem in Fig.U4b dargestellten Modell von
Panza und Mueller (1979) befriedigt werden kdnnten. Alle diese
Beobachtungen fiihrten Panza et al. (1980a+b, 1983) und Mueller
(1982) dazu, unter den Alpen eine Verschluckung von Lithosphdren-
material anzunehmen, wie sie von Laubscher (1974a+b) schon friiher
postuliert worden war. Ein kinematisches Modell, das diese geo-
physikalischen Beobachtungen weitgehend erkldren kdnnte, wurde
von Werner und Kissling (1981) bzw. von Kissling et al. (1983)
vorgestellt. Ausgehend von den geologischen und petrographischen
Angaben beziiglich Krustenverkiirzung und Hebungsgeschichte in den
Alpen wurde mit einem 2-dimensionalen Modell die m&gliche Tempe-
raturanomalie berechnet, die heute noch unter den Alpen auf Grund
der Subduktion bzw. Verschluckung von kiihlerem Lithosphidrenmate-
rial vorhanden sein miisste. Die gefundene Temperaturanomalie von
-450 ©°C wire bei Annahme eines thermischen Volumenausdehnungs-
koeffizienten von 3.0'10"5 oc-1 und einer Dichte des Mantelmate-
rials von 3.5 g/cm3, wie sie von Kissling et al. (1983) angenom-
men wurde, in der Lage eine Schwereanomalie von 50 mgal zu erzeu-
gen und ergibt, - im Vergleich mit den Residualanomalien der
Schweizerischen Geotraverse von Basel nach Chiasso nach Abzug der
Schwerewirkung eines 2-dimensionalen Krustenmodells mit einem
Dichtekontrast von 0.5 g/cm3 an der Moho-Diskontinuitdt - eine
relativ gute Ubereinstimmung (Kissling et al. 1983).
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7.2 Gravimetrisches Modell der Anomalie im obersten Erdmantel

Die Asymmetrie der grossrdumigen Residualanomalie, wie sie in
Fig .42 sichtbar geworden ist, macht es wahrscheinlich, dass der
ndrdliche Teil des Untersuchungsgebietes schweremissig noch unter
dem Einfluss der thermischen Anomalie unter dem Rheingraben
steht, wie sie von Werner und Kahle (1980) und Kahle und Werner
(1980) modelliert wurde. Danach sollte diese St&rung am Nordende
des Profils (Fig.42), 120 km von der Achse des sitidlichen Rhein-
grabens entfernt, noch einen Schwereeffekt von -40 mgal verursa-
chen, um die von Kahle und Werner (1980) berechnete Residualan-
omalie, die nach Abzug der Schwerewirkung der Kruste und der Se-
dimente verbleibt, zu erklédren. Dieser Betrag ist auch mit der in
Fig .42 beobachteten Asymmetrie in guter Ubereinstimmung, wobei er
bei héherem Dichtekontrast an der Moho-Diskontinuitdt (0.4 bzw.
0.5 g/cm3) noch etwas grésser sein kénnte (50 bis 60 mgal). Es
wurde deshalb flir den obersten Mantel unter dem siidlichen Rhein-
graben ein Modell bestehend aus 7 sich einschliessenden Kdrpern
angenommen, die im Querschnitt (Fig. 47) mit der von Kahle und
Werner (1980) modellierten Temperaturanomalie iibereinstimmt (je-
der Korper entspricht einer Zunahme der Temperatur um 50 ©C). Die
Nord-Stid-Ausdehnung des Modells wurde auf den siidlichen Rheingra-
ben beschrdnkt (Fig.46). Es 1ist jedoch durchaus denkbar, dass
sich die mit der Rheingraben-Stdérung verbundene Mantelanomalie
noch weiter nach Siidwesten bis in die Westschweiz fortsetzt (vgl.
Fig.45), doch soll mit dem vorliegenden Modell (Fig.46 und 47)
nur demjenigen Teil Rechnung getragen werden, der sich schwere-
missig im vorliegenden Untersuchungsgebiet am stirksten auswirkt.
Zusdtzlich wurde angenommen, dass der Dichtekontrast jedes Ké&r-
pers gegeniiber dem umgebenden Material fiir alle 7 Kérper konstant
sei. So musste bei der Dichteinversion nur nach einem Wert fiir
das ganze Modell gesucht werden, was in Anbetracht der Entfernung
des Untersuchungsgebietes vom Storkdrper gerechtfertigt er-
scheint. Der gesamte Dichtekontrast des innersten K&rpers, bei-
spielsweise, ist somit gleich dem 7-fachen Wert des gefundenen
Dichtekontrastes. Die Mantelstdrung unter dem siidlichen Rheingra-
ben bildet nicht Gegenstand der vorliegenden Untersuchung. Es
soll lediglich sichergestellt werden, dass die Schwerewirkung der
Rheingrabenstérung geniigend gut Dberilicksichtigt wird, damit das
Resultat der Mantelstérung unter den Alpen dadurch nicht beein-
flusst wird. Die Richtigkeit der Geometrie des Modells unter dem
siidlichen Rheingraben hat deshalb untergeordnete Bedeutung fiir
diese Zielsetzung.

Grundlage fiir die Form der Modell-Stdrkdrper im obersten Mantel
unter den Alpen bildete die Temperaturanomalie aus einem kinema-
tischen Modell von Werner (1983, miindl. Mitt.). Dieses Modell
stellt eine verbesserte Version des von Werner und Kissling
(1981) und Kissling et al. (1983) publizierten Modells dar, wurde
doch ein kontinuierliches Bewegungsfeld verwendet und die erzeug-
te Reibungswidrme berilicksichtigt. Die daraus resultierende maxima-
le Temperaturanomalie ist betragsmidssig rund 10% grosser (-500
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statt -450 ©C) als im Fall der oben erwdhnten Autoren.

Fiir das Modell wurden analog den beschriebenen Stérkdrpern unter
dem Rheingraben fiinf ineinander geschachtelte Korper (Fig .48, M1
bis M5) angenommen, wobei jeder Kdrper einer Abnahme der Tempera-
turanomalie um 100 ©°C entspricht. Hier ist es gerechtfertigt, den
Dichtekontrast jedes Kérpers einzeln zu invertieren, um eine all-
fillige nicht-konstante Dichtezunahme zu erfassen. Die Lage des
Kérpers ist aus Fig.46 und 48 ersichtlich. Sie wurde auf Grund
der Maximalamplitude der Residualanomalie in Fig .42 und unter An-
nahme einer Streichrichtung parallel zu den Alpen festgelegt. Die
Ausdehnung nach Osten wurde in Anlehnung an die Resultate von
Panza et al. (1980a+b, vgl. Fig.45) grésser gewdhlt als diejenige
nach Westen, wobei diese Tatsache fiir die vorliegende Untersu-
chung wegen der beschrdnkten Breite des Untersuchungsgebietes nur
von untergeordneter Bedeutung ist. Als Startwerte der Dichtekon-
traste fiir die Mantelanomalie unter den Alpen wurden Werte ver-
wendet, die einem thermischen Volumenausdehnungskoeffizienten
o= 3.0:10-5 °c-1 und einer Dichte des Mantelmaterials Q,= 3.5
g/cm3 entsprechen. Der Dichtekontrast, der einer Temperaturzunah-
me von 100 °C entspricht wird damit

Ag =x-G;AT =0.011 g/cm3.

Als Startwerte der Dichten des Krustenmodells wurden dieselben
Werte wie im vorhergehenden Kapitel eingesetzt. Fiir die Inversion
der Dichte wurden sdmtliche in Fig.11 und die innerhalb des Un-
tersuchungsgebietes liegenden Stationen der Schwerekarte von Ita-
lien (Ballarin et al., 1972) in Fig.25 verwendet. Bei der Inver-
sion der Dichten stellte man fest, dass eine starke Abhdngigkeit
des Resultats, insbesondere der Dichtekontraste der Mantelstdrung
unter den Alpen, vom Startwert der Manteldichte vorlag. In Tabel-
le 14 sind deshalb die fiinf Dichteverteilungen dargestellt, die
mit fiinf verschiedenen Startwerten der Manteldichte gefunden wur-
den.

Simtliche in Tabelle 14 enthaltenen Zahlen in Klammern wurden aus
den mittels der Dichteinversion erhaltenen Werten berechnet und
dargestellt, um die Ubersichtlichkeit der Tabelle 14 zu verbes-
sern. Ein Vergleich der Residualanomalien in Fig. 49,50,51,52 und
53, die den Dichteverteilungen A,B,C,D und E in Tabelle 14 ent-
sprechen, zeigt, dass grundsdtzlich mit jeder Dichteverteilung,
entsprechend den Dichtekontrasten an der Moho zwischen 0.25 und
0.5 g/cm3, eine gute Anpassung erreicht wird. Die notwendigen
Korrekturen der Michtigkeit der Referenzkruste sind sehr gering
(maximal 0.5 km). Die angenommene Midchtigkeit der Referenzkruste
von 30 km ist offenbar mit den Daten vertrdglich, d.h. bei Abwe-
senheit der hier modellierten Mantelstdérungen wiirde mit einer 3-
Schichten-Kruste (10 km mdchtige Ober- und Mittelkruste; Madchtig-
keit der Unterkruste : 10 km + die berechnete Korrektur) und der
entsprechenden Dichteverteilung aus Tabelle 14 eine Bouguer-An-
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Resultate der Dichteinversion flir das Krusten-Mantel-Modell

Such- Start- Resultate der Dichteverteilung, wie sie
bereich | wert fiir die folgenden Startwerte der Dichte
der der des obersten Mantels gefunden werden
Dichte Dichte g/cm3)
(/am3) | (g/an3)| 3.2 3.3 3.4 3.5 3.6
A B C D E —
Oberkruste fest 2.73 2.730 2.730 2.730 2.730 2.730
Mittelkruste ¥0.05 2.8 2.842 2.860 2.877 2.895 2.913
Unterkruste 30.05 2.9 2.954 2.957 2.960 2.964 2.967
'Eﬁﬁébéééﬁéﬁi .........................................................
der Dichte-
kontrast an - (0.241)| (0.307)| (0.374)| (0.440){(0.507)
der Moho
Oberster variabel
Mantel *0.05 |(siehe 3.19 3.264 3.334 3. 404 3.474
'Aﬁéééiié'iﬁ ..........................................................
der Mittel-
kruste .05 -0.08 -0.091 -0.073 | -0.055 | -0.036 | -0.018
Fig.40, (1)
'gﬁéﬁéiié'ié" ..; .....................................................
pennin ~0.05 -0.15 -0.150 | -0.151 -0.152 | -0.1 -0.
Fig.40, (2) ; >3 OstiE
Rheingraben *0.02 -0.015 | -0.027 | -0.029 | -0.031 -0.033 | -0.035
.......... TR ERYPLFITT] EEVEVSTRY ERSTETSTE ERSEVTTY PRSRURY PRyeuauey POy
=0.02 0.011 0.019 0.027 0.0 . .
_——y - 35 0.042 0.050
st%rung .o ..ié.éé.. ..6.6.i. ..6.6.6 ................................
unter ; .01 .01 0.021 0.026 0.032 | 0.0
gfn M2 (0.022) | (0.035)| (0.0u8)| (0.061) (0.0%4) (0.0 ;)
pen, codinsssnsnafoansvnnndosnnnonelsoaannestiissiniedeeeceseetass oo
in 30.02 0.011 0.014 0.018 | 0.021 0.02 ;
Klgmggrn M3 (0.033)| (0.049)| (0.066)| (0.082) (0.093) (8.?%2)
ist die |.isfssscesssnfocoancanduoesnasnsafanioasoslonsaaneelsasnsosedeesssses
Summe ¥0.02 0.011 0.013 0.015 0.01 0.01 0.02
der MY (0.0u4)| (0.062)| (0.081) (0.093) (0.113) (0.13%)
chggg- RE EEFETETEEY EETEEEERE EESTEENTE ERERTYTLY ERERTRURY PRUUUSITS PROUU
zunalmen Z0.02 0.011 0.012 0.012 0.013 0.01 0.014
angegeben| M5 (0.055)| (0.074)| (0.093)| (0.112) (0.138) (0.150)
Korrektur der
gﬁchgi%keit .
er Referenz-| 3.0 0.0 -0. 0.0 . "
el e 33 1 0.22 0.37 0.49
bzgl. 30 km
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50 Profil der Residualanomalien nach Abzug der Schwerewirkung des Krusten-Mantel-Modells (Fig. 48)

mit der Dichteverteilung B (Tabelle 14) von den reduzierten Bouguer-Anomalien; mit geologischem
Profil (Legende s. Fig. 10).
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Fig. 52 Profil der Residualanomalien nach Abzug der Schwerewirkung des Krusten-Mantel-Modells (Fig. 48)

mit der Dichteverteilung D (Tabelle 14) von den reduzierten Bouguer-Anomalien; mit geologischem
Profil (Legende s. Fig. 10).
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omalie von 0 mgal beobachtet.

Der ausgeglichenste Kurvenverlauf, abgesehen von den ndrdlichen
und siidlichen Randgebieten, wird mit den Dichteverteilungen C und
D (Fig.51 und 52) erreicht. Diese Dichteverteilungen insbesondere
der daraus resultierende Dichtekontrast um 0.4 g/cm3 an der Moho,
stimmt gut mit den seismischen Geschwindigkeiten (Fig.33) bei An-
wendung der Geschwindigkeits-Dichte Beziehung von Woollard (1975)
iiberein. Unterstiitzt wird dieser Dichtekontrast an der Moho durch
die Resultate aus Labor-Untersuchungen der Dichte und der Ge-
schwindigkeit von Kompressionswellen an Gesteinsproben unter er-
héhtem Druck und Temperatur, so wie sie von Kern und Richter
(1981) publiziert wurden. Die mittlere Dichte der gesamten Kruste
betridgt fiir diese Dichteverteilungen ca. 2.85 g/cm?.

Es muss bei der Interpretation im Auge behalten werden, dass
prinzipiell in diesem Modell nur die Dichteunterschiede zwischen
Ober- und Mittelkruste, Mittel- und Unterkruste sowie Unterkruste
und dem obersten Mantel bestimmt werden kdnnen. Absolute Dichten,
wie sie in Fig.14 gezeigt werden, sind abhdngig von der Dichte,
die fiir die Oberkruste vorgegeben wurde. Davon nicht beeinflusst
sind die Dichtekontraste der Anomalie in der Mittelkruste wunter
dem nérdlichen Alpenrand, der Anomalie im Apennin sowie der Sté-
rungen im obersten Mantel (Rheingraben, Alpen).

Die Dichte der Oberkruste wurde, wie schon friither erwdhnt, bei
2.73 s/cm3 fixiert. Dieser Wert ist mit der mittleren P-Geschwin-
digkeit von 5.8 km/s, die seismisch fiir die Oberkruste unter den
Alpen gefunden wurde (Fig.33) in Ubereistimmung (vgl. Woollard,
1975, Fig.37). Zugleich stimmt dieses Wertepaar mit dem von Ma-
kris (1971) und Schdler (1976) fir gravimetrische Modelle in den
Ostalpen benutzten iiberein und erlaubt somit einen Vergleich der
gefundenen Dichte-Werte.

Der Dichtekontrast, der fir die Anomalie in der Mittelkruste am
Alpennordrand (Fig.40, (1)) gefunden wird, nimmt betragsméssig
mit zunehmendem Dichtekontrast an der Moho ab und erreicht
-0.055 g/cm3 bei Dichteverteilung C, bzw. -0.036 g/cm3 bei Dich-
teverteilung D. Werte dieser Grossenordnung sind mit der beobach-
teten Abnahme der Vp-Werte von 0.1 bis 0.2 km/s in besserer {iber-
einstimmung (vgl. Woollard 1975, Fig.37) als der Startwert von
-0.08 g/cm-.

Aus obengenannten Griinden werden im folgenden die {berlegungen
zur Interpretation mit Hauptgewicht auf die Werte der Dichtever-
teilung D gemacht; sie stimmen aber qualitativ auch fiir die Re-
sultate der Dichteverteilungen B,C oder E (Tabelle 14). Die Dich-
teverteilung A wird wegen des geringen Dichtekontrasts an der Mo-
ho als ziemlich unwahrscheinlich gewertet. Selbst in diesem Fall
ist allerdings noch eine ausgeprdgte Dichteanomalie im obersten
Mantel unter den Alpen vorhanden, wie die Werte in Tabelle 14
zeigen.

Eine Karte der Residualanomalie analog zu Fig.52 (Dichtevertei-
lung D in Tabelle 14) enthdlt Fig. 54. Sie zeigt mit Ausnahme von
einigen wenigen Anomalien im Tessin, der Po-Ebene und im Apennin
nur sehr geringe Restanomalien. Filir die Anomalie im Tessin, die
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mit 40 mgal die stdrkste Stérung darstellt, deutet sich eine
Fortsetzung nach Osten ins Veltlin an. Die Wellenldnge der
Tessin-Anomalie unterstiitzt die von Kissling (1980) diskutierte
Mdglichkeit einer Dichteanomalie in der Kruste. Die Ursache die-
ser Stérung ist vorlidufig noch ungekldrt; eine genauere Untersu-
chung wiirde den Rahmen dieser Arbeit sprengen. Bemerkenswert ist
die Tatsache, dass im gesamten librigen Alpenbereich - abgesehen
von kleinrdumigen Anomalien, wie derjenigen im Bergell (vgl.
Fig.52) - keine weiteren markanten Anomalien vorhanden sind. Le-
diglich ein leicht positiver Trend von Osten nach Westen kann im
Schwerefeld beobachtet werden. Die erwdhnten Residualanomalien in
der Po-Ebene und im Apennin sind verstdndlich, wurde doch mit den
Modellen lediglich versucht, die grossrdumige Schwerewirkung zu
berechnen. Die Variabilitdt der dort vorhandenen Lithologien kann
ohne weiteres Residualanomalien von +/-20 mgal erkldren. Die Tat-
sache, dass mit zunehmendem Dichtekontrast an der Moho-Diskonti-
nuitdt in den Randgebieten ein stdrkerer Abfall der Residualan-
omalie beobachtet werden kann, darf nicht als Kriterium herange-
zogen werden, da ndrdlich von Konstanz das weiter oben Dbeschrie-
bene Problem der geringeren Molasse-Dichten vorliegt, und im Si-
den einerseits unberiicksichtigte neogene Sedimente im Ligurischen
Meer mit mehr als 5 km Michtigkeit liegen (Reutter et al., 1978).
Andererseits existieren seismische Anhaltspunkte fiir sehr geringe
Kompressionswellen-Geschwindigkeiten im obersten Mantel unter dem
Ligurischen Meer (Letz et al., 1978). Zudem ist die Krustenmich-
tigkeit unter dem stidlichen Ende des Untersuchungsgebietes gros-
ser als im Modell (Fig.35) angenommen wurde (s. Kapitel ‘Diskus-
sion”).

7.3 Interpretation der Resultate aus der Dichteinversion des Kru-
sten-Mantel-Modells

Die Dichtekontraste, die fiir die Stdrkdrper im obersten Mantel
unter den Alpen gefunden wurden, stimmen sehr gut mit den erhdh-
ten Vp-Werten (Fig.lUlb) iiberein, die notwendig sind, um die von
Baer (1979,1980) beobachteten Laufzeitresiduen zu erkldren. Dem
mittleren Dichtekontrast der gesamten Mantelstdrung unter den Al-
pen entspricht in etwa die Summe der Dichtekontraste fiir den Koér-
per M3 in Tabelle 14 (Werte in Klammern). Diese Dichtekontraste
sind jedoch, vor allem fiir die dusseren Kdrper (M1 bis M3), zu
gross, als dass sie nur durch die Volumenabnahme, bedingt durch
eine negative Temperaturanomalie unter den Alpen, erklidrt werden
kénnten. Der Dichtekontrast fiir den Kérper M1 (Dichteverteilung
D, Tabelle 14), welcher im Querschnitt dem Bereich der -100 ©°C
Kontur aus dem kinematischen Modell von Werner (1983, miindl.
Mitt.) entspricht, wilirde einen thermischen Volumenausdehnungs-
koeffizienten von mehr als 12 * 1072 °C-1 bedeuten (bei Annahme
einer Manteldichte von 3.4 g/cm3). Dieser Wert ist deutlich zu
gross. Simmer (1966), Davis und Lister (1974) sowie Parsons und
Sclater (1977) geben mittlere Werte von 3 - 102 °¢c-! und
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4 « 10-2 °c-! an. Einenm Volumenausdehnungskoeffizienten dieser
Grossenordnung wilirde jedoch einem Maximalwert der Temperaturan-
omalie vom 1.5~ bis 2-fachen Betrag entsprechen (d.h. total - 700
bis -1000 ©C), um den gesamten Dichtekontrast, der fiir den K&rper
M5 (in den Dichteverteilungen B,C oder D) gefunden wurde, zu er-
kliren. Dies wire hdchstens dann denkbar, wenn im Norden (Siid-
westdeutschland) und im Siiden (Tyrrhenisches Meer) Temperaturan-
omalien mit vergleichbarer Ausdehnung und Betrag wie diejenige
unter den Alpen jedoch mit positivem Vorzeichen vorldgen, so dass
die resultierende Dichteanomalie unter den Alpen nicht isoliert,
sondern relativ zu den Gebieten im Norden bzw. Siiden betrachtet
werden miisste. Wegen der gegenseitigen teilweisen Aufhebung der
Schwereeffekte widren bei dieser Anordnung sogar noch grdssere Be-
trdge der Temperaturanomalien nétig. Die Interpretation solcher
hypothetischer Temperaturanomalien ausserhalb der Alpen wirft be-
trachtliche Probleme auf.

Es stellt sich deshalb die Frage, welche =zusdtzlichen Effekte,
neben der Temperaturanomalie, noch zu einer Dichteanomalie im
obersten Mantel beitragen kdnnten, so wie sie hier mit Hilfe der
Dichteinversion gefunden wurde.

Um eine Vorstellung liber den Dichtekontrast zu erhalten, der
nicht mit der Temperaturabnahme erkldrt werden kann, werden die
Dichtewerte der Mantelstdrung in den Dichteverteilungen A bis E
(Tabelle 14) mit ihren Startwerten verglichen. Die Startwerte
sind so gewdhlt, dass sie gerade einer mdglichen temperaturbe-
dingten Dichtezunahme entsprechen. Nimmt man jeweils den Dichte-
kontrast des Kérpers M3, relativ zum ungestdrten obersten Mantel
(Tabelle 14, Wert 1in Klammern), als Mittelwert fiir die gesamte
Mantelstdrung, so ergeben sich folgende Differenzen:

Dichteverteilung A : + 0.016 g/cm3

Dichteverteilung B : + 0.033 g/cm3

Dichteverteilung C : + 0.049 g/ cm3

Dichteverteilung D : + 0.065 g/cm3

Dichteverteilung E : + 0.082 g/cm3

Wird die Dichteverteilung C oder D aus den obengenannten Griinden
der tibereinstimmung mit den seismischen Daten als wahrscheinlich-
ste LOsung gewertet, so muss nach einer Quelle gesucht werden,
die neben der temperaturbedingten Dichteanomalie im Tiefenbereich
von 80 bis 180 km (s. Fig.48) eine Zunahme der Dichte zwischen
0.05 und 0.07 g/cm3 liefert.

Zwei grundsédtzlich verschiedene Mechanismen sind im Zusammenhang
mit einer Subduktion bzw. Verschluckung denkbar, welche im ober-
sten Mantel eine positive Dichteanomalie verursachen konnten.

Die erste besteht darin, dass im ungestdrten obersten Mantel,
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nach einer Schicht unter der Moho mit relativ hoher Dichte, eine
Dichteabnahme stattfindet. Bei der Kollision der beiden Litho-
sphiarenplatten wird das dichtere Material in den Tiefenbereich
mit erniedrigter Dichte hinuntergebracht, wo es eine positive
Dichteanomalie relativ zur Umgebung darstellt.

Die zweite Moglichkeit besteht aus einem “solid-solid” Phasen-
{ibergang von weniger dichtem zu dichterem Material, der bei der
Subduktion bzw. Verschluckung stattfindet und im Zusammenhang mit
den erniedrigten Temperaturen stehen kdnnte.

Es wird im folgenden die erste Méglichkeit ndher beleuchtet; an-
schliessend wird die zweite Variante diskutiert.

Hinweise, dass im ungestdrten obersten Mantel unter einer relativ
dichten Schicht unterhalb der Moho eine Dichteabnahme erfolgt,
gibt es schon seit einiger Zeit.

Die fiir das hier untersuchte Gebiet reprédsentativste Arbeit pu-
blizierte Nolet (1976,1977). Dieser Autor leitete die Dichtever-
teilung im obersten Mantel Westeuropas aus der Dispersionsanalyse
hoherer Rayleigh-Moden ab. Neben einer ausgepridgten Dichteinver-
sion zwischen 200 und 300 km, die allerdings von Cara et al.
(1980) in Frage gestellt wurde, ergibt sich zwischen 33 km (Moho)
und 200 km Tiefe im Mittel ein leicht negativer Dichtegradient.
Die mittlere Dichteabnahme betrdgt zwischen - 3.6 -10-% und
- 7.2 -10-4 g/cm3 pro Kilometer in Modell 7 (Nolet, 1976). Bei
den weiteren von diesem Autor vorgestellten Modellen ist der
Dichtegradient meist noch etwas negativer,

Es wird von diesem Autor darauf hingewiesen, dass bei einer adia-
batischen Temperaturzunahme im obersten Mantel, nach der Adams-
Williamson-Gleichung, eine Dichtezunahme von 1.0 +10-3 g/cm3 pro
Kilometer beobachtet werden sollte. Es miisste also entweder eine
superadiabatische Temperaturzunahme oder eine chemische bzw. mi-
neralogische Zonierung vorliegen, um diese Dichteabnahme 2zu er-
kliren. Als mdgliche Ursache einer solchen Zonierung wird von No-
let (1976) in Betracht gezogen, dass in der unteren Lithosphédre
eklogitische Fraktionen vorhanden sind, die ehemals in Form von
leichteren Schmelzen aus der Asthenosphdre aufstiegen. Ein sol-
cher Prozess wurde bereits von Press (1969) erwdhnt.

Falls eine Zonierung auch unter den an der Orogenese der Alpen
beteiligten Lithosphdrenbldcken vorlag und die Lithosphdrenmdch-
tigkeit von ehemals etwa 80 auf 200 km zunahm, liesse sich mit
einem negativen Dichtegradienten der erwdhnten Grossenordnung ei-
ne Dichteanomalie zwischen 0.03 und 0.06 g/cm3 im fraglichen Tie-
fenbereich erklédren.

Der Verlauf der Vs(z)-Funktion, der von Nolet (1976) gefunden
wurde, zeigt zwischen ca. 130 und 200 km eine deutliche Inver-
sion, die in der Dichte nicht feststellbar ist. Dies bedeutet,
dass partielles Aufschmelzen, wie es fiir die Asthenosphdre vorge-
schlagen wird (vgl. z.B. Ringwood, 1969 und Sood, 1978) und wel-
ches die Erniedrigung der Scherwellen-Geschwindigkeiten verursa-
chen kdnnte, nicht notwendigerweise mit einer Dichteerniedrigung
verbunden sein muss.

Man muss daraus schliessen. dass diese Zonierung nicht wunbedingt



- 123 -

im Zusammenhang mit dem Ubergang von der Lithosphdre zur Astheno-
sphdre steht, sondern die Dichteabnahme mehr oder weniger konti-
nuierlich in der unteren Lithosphdre und dem Kanal mit erniedrig-
ten Scherwellen-Geschwindigkeiten in der Asthenosphdre erfolgen
kénnte. Unabhdngig von der Natur der Zonierung, ldge allerdings
in beiden Fidllen ein negativer Dichtekontrast zwischen Lithosphid-
re und Asthenosphdre vor.

Bei der Betrachtung der aus Dispersionsanalysen von Oberfldchen-
wellen eruierten Michtigkeitszunahme der Lithosphdre unter den
Alpen in Fig.44 (Panza und Mueller, 1978) und Fig.45 (Panza et
al., 1980) stellt man fest, dass die dadurch mdgliche Dichteano-
malie in der Form relativ dhnlich ist wie die Temperaturanomalie,
welche dem Modell der Mantelstdrung (Fig.U48) zugrunde liegt. Eine
Aufldsung der beiden Anteile der Dichteanomalie im obersten Man-
tel ist deshalb von den gravimetrischen Daten her nicht m&glich.
Aus diesem Grunde wurde auf die Berechnung eines Modells verzich-
tet, welches die Dichteanomalie als Folge der Temperaturanomalie
und der Michtigkeitszunahme der Lithosphdre separat berilicksich-
tigt.

Es stellt sich natiirlich die Frage, ob ein negativer Dichtegra-
dient im obersten Mantel, wie er von Nolet (1976) fiir Europa ge-
funden wurde, ein globales Phdnomen ist. Bei einer positiven Ant-
wort wiirde dies die Wahrscheinlichkeit, dass der beschriebene Ef-
fekt an der Dichteanomalie im obersten Mantel wunter den Alpen
tatsichlich beteiligt ist, bedeutend erhdhen. Es wird im folgen-
den eine kurze tibersicht iiber die wichtigsten Arbeiten gegeben,
welche Information i{iber die Dichteverteilung im obersten Mantel
enthalten.

In den meisten Fillen handelt es sich dabei um die Berechnung von
globalen Erdmodellen, welche Kompressions- und Scherwellen-Ge-
schwindigkeiten sowie die Dichte betreffen. Bei diesen Modellen
ist der oberste Mantel nur ein Teil des gesamten Modells.

Einer der ersten Hinweise, dass die Dichte in einem pyrolitischen
Mantel unterhalb der Moho einen negativen Dichtegradienten besit-
zen kénnte, kam von Clark und Ringwood (1964) aufgrund von petro-
graphischen und thermodynamischen Uberlegungen. Allerdings ist
der Betrag der Abnahme sowie die Midchtigkeit der Zone mit ernie-
drigter Dichte zu gering, um die Beobachtung von Nolet (1976) zu
erkldren.

Press (1968, 1970a+b) fand mit Hilfe der Monte Carlo-Inversion
von Oberflichenwellen-Daten hohe Dichten von > 3.5 g/cm3  in
150 km Tiefe und anschliessend eine mégliche Abnahme der Dichte
mit der Tiefe. Er schliesst daraus auf eine grdssere Dichte der
Lithosphidre gegeniiber der Asthenosphdre bedingt durch die erwdhn-
ten eklogitischen Anteile in der Lithosphdre. Erdmodelle mit mo-
noton zunehmender Dichte um 3.35 g/cm3 im obersten Mantel bis 200
km Tiefe wurden von Haddon und Bullen (1969) sowie Bullen und
Haddon (1970) unter Einbezug der freien Eigenschwingungen der Er-
de berechnet, wobei diese Autoren versuchten, ein mdglichst ein-

faches Modell zu finden.
wang (1970,1972) verwendete petrographische Daten und empirische
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Geschwindigkeits-Dichte-Beziehungen filir die Festlegung der Start-
modelle. Die anschliessende Anpassung an die geophysikalischen
Daten lieferte ebenfalls Modelle mit mehr oder weniger monoton
zunehmender Dichte zwischen 3.35 und 3.40 g/cm3 im obersten Man-
tel.

Anderssen et al. (1972) sowie Worthington et al. (1972) fiihrten
eine kritische Betrachtung der bis dahin vorgestellten Erdmodelle
und der Monte Carlo-Inversionsmethode durch und kommen zum
Schluss, dass alle vorgeschlagenen Modell akzeptierbar seien. Al-
lerdings weisen diese Autoren darauf hin, dass die von Press
(1968, 1970a+b) vorgestellten Modelle mit Dichten von iiber
3.5 g/cm3 in 150 km Tiefe mit Vorsicht zu bewerten seien.
Anderson und Hart (1976) sowie Hart et al. (1977) stellen Modelle
vor, die ab 60 km bis in eine Tiefe von 220 km einen negativen
Dichtegradienten aufweisen, der in der gleichen Gr&ssenordnung
liegt wie derjenige von Nolet (1976).

Anisotropie fiir Vs und Vp wurde von Dziewonski wund Anderson
(1981) im obersten Mantel gefordert. Das Modell (PREM) besitzt
bis in eine Tiefe von 220 km monoton zunehmende Dichten =zwischen
3.3 und 3.4 g/cm3.

Von den meisten erwdhnten Autoren wird auf die unzuldngliche Auf-
16sung im obersten Mantel jedoch explizit hingewiesen.

Ein gravimetrisches Modell von Chekunov et al. (1984) in SW-NE
Richtung von Ostafrika durch den indischen Ozean, den indischen
Schild in den Golf von Bengalen, basierend auf seismischen und
gravimetrischen Daten, Dbesitzt im subkrustalen obersten Mantel
ebenfalls Dichten um 3.35 g/cm3 und weist an der Lithosphidren-As-
thenosphdren-Grenze einen Dichtekontrast zwischen -0.05 und
- 0.1 g/cm3 auf.

Als Folgerung dieses Uberblicks kann festgestellt werden, dass
Dichten um 3.35 bis 3.40 g/cm3 fiir den subkrustalen Bereich des
obersten Mantels wahrscheinlich sind. Diese Werte entsprechen ei-
nem pyrolitischen Modell des obersten Mantels, wie er von Clark
und Ringwood (1964) vorgeschlagen wurde. Werte dieser Gr&éssenord-
nung werden auch in der vorliegenden Arbeit mit Dichteverteilung
C oder D (Tabelle 14) erhalten. Verschiedene Indizien zeigen,
dass ein negativer Dichtegradient, wie er hier vorgeschlagen wur-
de, im obersten Mantel mdglich ist, um nach einer Subduktion bzw.
Verschluckung von Lithosphdrenmaterial eine positive Dichteanoma-
lie zu erzeugen. Allerdings ist es zum gegenwidrtigen Zeitpunkt
nicht mdglich, dies als globales Phdnomen zu postulieren.

Der zweite mdgliche Vorgang, der in einer Subduktions- bzw. Ver-
schluckungszone zu einer positiven Dichteanomalie im obersten
Mantel fiihren kann, besteht aus einem “solid-solid’ Phaseniiber-
gang hin zu Material mit einer grdsseren Dichte bei Erhdhung des
Drucks. Der einzige bekannte Prozess, der in Tiefen bis ca.
200 km auftreten kann, ist die Umwandlung von Gabbro bzw. Basalt
in dichtere Eklogite (vgl. Ringwood und Green, 1966). Diese Um-
wandlung wird bei der Subduktion von ozeanischer Lithosphire ge-
fordert (Ringwood, 1976). Damit besteht die Méglichkeit, dass im
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obersten Mantel ein erhdhter Eklogit-Anteil vorhanden ist, wel-
cher wdhrend der nach Sliden gerichteten Subduktion ozeanischer
Lithosphdre, vor der Kontinent-Kontinent-Kollision, (vgl. Laub-
scher, 1974a+b) aus subduziertem Krustenmaterial umgewandelt wur-
de. Falls dieser Vorgang massgeblich zur Dichteanomalie im ober-
sten Mantel Dbeitrdgt, wiirde man allerdings die Maximalamplitude
der Schwereanomalie der Mantelstdrung (Fig.42) nicht im Bereich
der Silidalpen erwarten, wo heute die grdsste Lithosphdrenmdchtig-
keit vorliegt (Panza und Mueller, 1978; Panza et al. 1980a+b).
Sie miisste die fiir eine nach Siiden gerichtete Subduktion typische
Asymetrie zeigen, wie sie von Kissling (1982) abgeschidtzt wurde,
es sei denn, dass die Subduktion von Anfang an sehr steil war
oder dass die erwdhnte Umwandlung von mafischem Krustenmaterial
auch noch wdhrend der mehr der weniger senkrechten Verschluckung
von Lithosphdrenmaterial, nach Beginn der Kontinent-Kontinent-
Kollision, stattfand.

Der hohe Dichtekontrast, der flir die ModellstSrkdrper unter dem
stidlichen Rheingraben gefunden wurde, hat nicht unbedingt geophy-
sikalische Bedeutung. In erster Linie wurde mit diesen St&rksr-
pern, bei der Dichteinversion erméglicht, die Asymmetrie der Re-
sidualanomalie (Fig.l42) anzupassen. Diese Asymmetrie muss nicht
notwendigerweise nur durch die Rheingraben-Stérung allein verur-
sacht sein; wie oben erwdhnt, ist auch eine Asymmetrie der Man-
telstérung unter den Alpen denkbar. Ein zu grosser Dichtekontrast
wird auch gefunden, falls die horizontale Ausdehnung der Mantel-
storung unter dem siidlichen Rheingraben zu klein vorgegeben wur-
de. Ziel der Einfiihrung der Rheingraben-Stdrung im Modell war es
jedoch nicht, einen realistischen Dichtekontrast zu finden, son-
dern die Dichteinversion fiir das Krusten-Mantel-Modell mit der
Stérung im oberen Mantel unter den Alpen optimal durchfiihren zu
kdnnen.

Die Frage, ob sich die Mantelstdrung unter dem Rheingraben noch
weiter nach Slidwesten oder allenfalls auch nach Osten fortsetzt,
kénnte hochstens beantwortet werden, wenn eine analoge Untersu-
chung, wie die hier vorliegende, unter Einbezug von ganz Siiddeut-
schland, des Schweizerischen Mittellandes sowie der Westschweiz
durchgefiihrt wiirde. Damit k&nnte allenfalls auch der Beitrag die-
ser Stérung an die Asymmetrie der Residualanomalie in Fig.42 ge-
kldrt werden. Diese Moglichkeit liegt allerdings noch in ferner
Zukunft, da vorldufig die Belegung mit seismischen Daten (Refrak-
tionsprofilen) im Schweizerischen Mittelland nicht ausreichend

ist.
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8 ZUSAMMENFASSUNG DER RESULTATE UND DISKUSSION

Gravimetrische Modelle basieren immer auf einer Synthese von
gravimetrischen Daten mit weiteren geophysikalischen wund/oder
geologischen Informationen. Diese Tatsache ist in der grundsdtz-
lichen Mehrdeutigkeit der L&sung von Potentialfeldern begriindet.
Entsprechend waren die Anforderungen, die von vornherein an die
Lage einer gravimetrischen Traverse zur Untersuchung der Krusten-
und Mantelstruktur unter den Alpen und ihrem ndrdlichen und silid-
lichen Vorland gestellt wurden:

Lage senkrecht zum Streichen der tektonischen Hauptstrukturen

- Einfache geologische und tektonische Verhdltnisse, d.h. még-
lichst weit von den bekannten Stdrungen im Rheingraben, der
Ivrea-Zone und dem Westalpenbogen entfernt

- Gutes geologisches Datenmaterial

- Dichte Belegung mit geophysikalischen Daten, insbesondere .mit
refraktionsseismischen Profilen

Dies fiihrte zu der vorliegenden Traverse vom Schwibischen Jura
bis an die Ligurische Kiiste, liber Konstanz, Bonaduz, Bergamo und
Carrara.

Die gravimetrischen Daten setzen sich aus einem 100 km breiten
Streifen mit Schwerestationen aus der Schwerekarte der Schweiz
(Messpunktdichte: 1 Station pro 18 km?) und Italiens (Messpunkt-
dichte: 1 Station pro ca. 100 km?) sowie einem 10 km breiten Mit-
telstreifen von Konstanz bis Bergamo mit neu gemessenen Daten zu-
sammen. Deutsche Daten ergidnzen das Profil vom Bodensee bis an
den Schwidbischen Jura.

Fiir die eigene Vermessung auf dem Mittelstreifen der Traverse
wurde eine erhdhte Messpunktdichte gewdhlt (1 Station pro 5 km?
im Nordteil, 1 Station pro 14 km“ im Sitidteil). Zusdtzlich wurden
Detailprofile quer zum Rheintal, &stlich von Bonaduz, und zum
Veltlin gemessen. Diese Detailprofile waren notwendig, um die
Michtigkeit und den Schwereeffekt der Quartidrfiillung im Gebiet
der Rhein-Rhone-Linie (Minimum der Alpenanomalie) und der Insu-
brischen Linie modellieren zu kdnnen.

Die Anordnung der Messpunkte mit einem dicht vermessenen Mittel-
streifen und zusdtzlichen Detailprofilen in Gebieten von besonde-
rem Interesse, integriert in eine weniger dichte grossrdumigere
Vermessung (Fig.11), erlaubt es, Strukturen, welche quer zum Pro-
fil verlaufen, sehr fein aufzuldsen und trotzdem mit realisierba-
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rem Aufwand fir Messung und Aufbereitung eine geniigende Erfassung
des regionalen Feldes quer zum Profil zu garantieren. Dadurch,
dass fir die Breitenerstreckung des Mittelstreifens 10 km gewdhlt
wurden, kann festgestellt werden, ob die fein aufgelésten Anoma-
lien eine laterale Ausdehnung besitzen.

Dieses Vorgehen wurde einerseits gewdhlt, weil nicht von vornhe-
rein klar war, welche Schwereeffekte die oberflichennahen geolo-
gischen bzw. tektonischen Einheiten verursachen und ob diese tie-
ferliegenden Stdrungen z.B. an der Rhone-Rhein-Linie oder der In-
subrischen Linie davon liberlagert sind. Andererseits war es Ziel
dieser Studie, einen Datensatz zu erstellen, der als Grundlage
fiir die bevorstehenden Untersuchungen im Rahmen der "Europdischen
Geotraverse (EGT)" dienen kann. Neuere Arbeiten im Norden der
Schweiz haben gezeigt, wie wertvoll eine gravimetrische Vermes-
sung mit hoher Messpunktdichte auch als Ergidnzung zu einer refle-
xionsseismischen Untersuchung ist.

Wie die Residualanomalien (Fig. 49 bis 53) zeigen, sind die An-
omalien, die nach Abzug des Krusten-Mantel-Modells im Bereich der
Alpen noch verbleiben, relativ klein (im allgemeinen < 10 mgal).
Dies ist ein deutlicher Hinweis, dass laterale Dichteunterschiede
im obersten Stockwerk der Kruste im Alpenbereich der Traverse
seltener und kleiner sind, als es die komplexe Tektonik vermuten
liesse. Diese Aussage 1ist jedoch nur dank der hohen Messpunkt-
dichte auf dem Mittelstreifen der Traverse méglich. Bei der Wahl
der Stationsdichte fir zukiinftige Studien mit dhnlicher Problema-
tik kann dies eine wertvolle Information sein, um die Wahl der
Messpunktdichte etwas flexibler zu gestalten. Es muss jedoch vor-
gingig genau abgekldrt werden, ob es sich um vergleichbare litho-
logische Verhdltnisse handelt. Falls mit einem weniger dicht be-
legten Datensatz gearbeitet werden soll, kann in Zweifelsfdllen
mit Dichtebestimmungen an Handstilicken oder gravimetrischen Detai-
luntersuchungen der mégliche Schwereeffekt abgeklidrt werden.

Die Berechnung der Bouguer-Anomalien erfolgte mit der Standard-
Reduktionsdichte 2.67 g/cm3. Dies bedeutet, dass sdmtliche Struk-
turen zwischen der jeweiligen Messpunkththe und dem Bezugsniveau
(0 m.ii.M.), welche eine davon abweichende Dichte besitzen, Schwe-
reanomalien erzeugen.

Die Abschitzung des mittleren quadratischen Fehlers der Bouguer-
Anomalien hat gezeigt, dass der Fehler fiir alle Stationen der
Neuvermessung in der Schweiz 0.2 mgal und in Italien 0.5 mgal
nicht libersteigt. Dies ist wesentlich genauer als im vorliegenden
Fall interpretiert werden kann.

Die Interpretation der Bouguer-Anomalien wurde in 2 getrennten
Schritten durchgefiihrt: Die Modellierung und Reduktion der Schwe-
rewirkung von bekannten oberfl&dchennahen Stdorungen (Quartidre Tal-
fiillungen, Molasse- und Po-Sedimente, Ivrea-Korper) und die an-
schliessende Berechnung des Krusten-Mantel-Modells.

Die Modellierung der Sedimente im ndrdlichen und siidlichen Alpen-
vorland (Molasse- und Po-Sedimente) wund die Reduktion ihres
Schwereeffekts von den Bouguer-Anomalien (Stripping) ist notwen-
dig, da sowohl Amplitude und Wellenldnge dieser Stdrungen im Be-
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reich der gesuchten Anomalien der Kruste und des obersten Mantels
liegen. Eine Feldseparation, z.B. in Regional- und Residualfeld,
hilft deshalb bei der Elimination dieser Anomalien nicht weiter.
Eine separate Modellierung dieser Stdrkdrper vor der Berechnung
des Krusten-Mantel-Modells ist ausserdem angezeigt, da ihre Geo-
metrie und Dichteverteilumg aus geophysikalischen und geologi-
schen Untersuchungen, im Gegensatz zur Kruste und dem oberen Man-
tel, sehr eng eingegrenzt werden kann.

Mit ca. =130 mgal verursachen die Po-Sedimente den grdssten
Schwereeffekt aller oberfladchennahen Stdrkdérper im vorliegenden
Untersuchungsgebiet. Die verbleibende Unsicherheit des Modells
liegt vor allem darin begriindet, dass die paldogenen Einheiten,
die iiber grosse Gebiete im Untergrund vorhanden sind, nicht ins
Modell einbezogen werden konnten, da ihre genaue Ausdehnung von
Pieri und Groppi (1981) bei der Interpretation der Reflexions-
seismik nicht erfasst wurde. Wird filir sie zur Abschidtzung des
grosstméglichen Fehlers ein Dichtekontrast von -0.15 g/cm3, eine
Michtigkeit von 3 km bei einer Tiefe der Obergrenze von 2 km an-
genommen, so ergibt sich ein Fehler von ca. 15 mgal. Es ist
durchaus méglich, dass dieser Effekt teilweise bereits mit einem
etwas zu grossen Dichtekontrast fiir das Sediment-Modell Kkompen-
siert wurde, da unter anderem der Gradient und die Maximalampli-
tude der Bouguer-Anomalien in der Po-Ebene bei der Modellierung
ebenfalls beriicksichtigt wurden. Zusammen mit dem Fehler aus der
Unsicherheit der Dichteverteilung diirfte +/- 20 mgal die obere
Grenze des mittleren Fehlers sein.

Eine Verbesserung des Modells wdre méglich, wenn zusdtzlich ‘in-
situ’ Dichten aus Bohrloch-Messungen zur Verfiligung stehen wiirden.
Nicht eindeutig zu ermitteln war die Ausdehnung der Po-Sedimente
am Siidrand des Modells, wo sie durch die ligurischen Decken des
Apennins iiberfahren wurden. Es ist denkbar, dass ein Teil der
verbleibenden Anomalie im ndérdlichen Apennin, welche im Krusten-
Modell mit einem oberfldchennahen Stdorkérper modelliert wurde,
neben den ligurischen Einheiten auch durch darunterliegende ter-
tidre Po-Sedimente verursacht wird.

Entsprechend dem Kkleineren Schwereeffekt der tertiiren Molasse-
Sedimente von maximal -25 mgal ist auch seine Unsicherheit gerin-
ger. Bei einem mittleren Fehler der Dichte von +/- 0.05 g/cm3 er-
gibt sich ein Fehler der Maximalamplitude von +/- 6 mgal. Eine
Unsicherheit der Machtigkeit von 500 m in 1000 m Tiefe hat einen
Fehler von ca. 3 bis 4 mgal zur Folge, so dass der mittlere Ge-
samtfehler 6 bis 8 mgal kaum {ibersteigen diirfte. Auch bei diesem
Modell wiirden Dichten aus Bohrungen zu einer spiirbaren Verbesse-
rung beitragen.

Der Fehler des Modells des Ivrea-Kérpers, das von Kissling
(1980, 1982) iibernommen wurde, ist auf dem Mittelstreifen der Tra-
verse vernachldssigbar, da seine Schwerewirkung hier bereits we-
niger als 5 mgal betrdgt. Im Westteil der Traverse, am Nordende
des Lago Maggiore, betrdgt sein Effekt ca. 50 mgal, bei einer Un-
sicherheit, die entsprechend der Fehlerangabe des Autors maximal
10 mgal erreichen diirfte.
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Die Fehler der Schwerewirkung der quartiren Talfiillungen hdngen
vor allem von der Genauigkeit der Bestimmung des Regionalfeldes
ab, welche vorgenommen werden musste, um die Anomalien der Talse-
dimente zu separieren. Sie liegen im Bereich von +/-=2 mgal.

Die nach der Subtraktion dieser Schwereeffekte vorliegenden redu-
zierten Bouguer-Anomalien, mit gut abschitzbaren Fehlergrenzen,
bilden die gravimetrischen Ausgangsdaten fiir das Krusten-Mantel-
Modell.

Die Konstruktion des Krusten-Mantel-Modells beruht hauptsédchlich
auf refraktionsseismischen Daten. Die fiir das gravimetrische Mo-
dell wichtigste wund auch am genauesten bestimmte Grésse ist die
Tiefe der Moho-Diskontinuitdt, d.h. die Krustenmdchtigkeit.
Egloff (1979) gibt fiir sie eine Genauigkeit von +/- 2 km an. Bei
der Zusammenstellung und Berechnung der seismischen Daten wurde
jedoch festgestellt, dass fir die Zunahme der Krustenmichtigkeit
in den Alpen zur Hauptsache eine mittlere Krustenschicht zwischen
15 und 35 km Tiefe mit Kompressionswellen—Geschwindigkeiten ZWi-
schen 6.1 und 6.3 km/s verantwortlich ist. Da im allgemeinen in
der Erde ein expliziter Zusammenhang zwischen Vp und der Dichte
angenommen wird, ist ein Modell mit nur einer Schicht fiir die
Kruste kaum in der Lage, den Schwereeffekt richtig wiederzugeben.
Die Evaluation der mittleren Geschwindigkeiten in verschiedenen
Tiefenbereichen zeigte, dass drei Schichten (Ober-, Mittel- und
Unterkruste) definiert werden kdnnen, fiir welche die mittleren
Vp-Werte vom Nordrand der Traverse bis in die Siidalpen mehr oder
weniger konstant sind. Aus Mangel an seismischer Information in
der Po-Ebene musste angenommen werden, dass dies auch hier zu-
trifft. Die daraus folgenden Konsequenzen filir die Aussagekraft
des Modells wird spdter diskutiert. Diese Mittelung der Geschwin-
digkeiten und Unterteilung der Kruste in 3 Schichten hat den Vor-
teil, dass die grossen Ziige der Krustenstruktur, z.B. die Mich-
tigkeitszunahme der Mittelkruste, die fiir die Gravimetrie von Be-
deutung sind, ins Modell eingehen. Daneben werden durch die Ver-
nachlidssigung von Feinstrukturen wie Geschwindigkeitsinversionen,
Gradientenzonen oder einzelnen Vp-Diskontinuitdten, die stark vom
Autor der seismichen Interpretation abhidngig sind (siehe z.B. An-
sorge et al., 1982) und zudem fiir die Gravimetrie eine unterge-
ordnete Rolle spielen, keine zusdtzlichen Unsicherheiten ins Mo-
dell gebracht.

Zwei Gebiete auf der untersuchten Traverse sind nur sehr mangel-
haft mit seismischen Daten belegt: Das schweizerische Mittelland
und die Po-Ebene. Da dies genau die zwei Gebiete sind, in welchen
die gravimetrischen Ausgangsdaten bereits einen Fehler aus der
Berechnung der Sediment-Modelle beinhalten, hat dies auch eine
Unsicherheit der gefundenen Krustenmdchtigkeit, die hier gravime-
trisch modelliert wurde, zur Folge.

Im schweizerischen Mittelland ist die aus dem Fehler des Molasse-
Modells resultierende Unsicherheit mit ca. +/- 1 km klein.
Modellversuche in der Po-Ebene =zeigten, dass dem Fehler von
+/- 20 mgal eine Anderung der Krustenmd&chtigkeit von 3 bis 4 km
entspricht. Eine zusdtzliche Unsicherheit entsteht wie bereits
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erwihnt durch die mangelnde Kenntnis des krusteninternen Aufbaus.
Insbesondere ist fraglich, ob die mittleren Krusten-Geschwindig-
keiten noch gleich sind wie unter den Alpen und ob die Weiterfiih-
rung der drei Krustenschichten von den Alpen in die Po-Ebene ohne
Anderung der Dichte an der vermuteten Grenze zwischen den europd-
ischen und adriatischen Lithosphédreplatten richtig ist. Die an-
schliessende Anpassung der Dichte und der Geometrie des Modells
an die gravimetrischen Daten zeigt zwar, dass dies méglich ist,
und und dass damit eine Krustenmidchtigkeit gefunden wird, welche
mit dem Refraktionsprofil in der westlichen Po-Ebene (Stein et
al., 1978) in Einklang steht. Der Schluss, dass die mittleren
Krustendichten des europdischen Lithosphdrenblocks im Norden und
des adriatischen Lithosphdrenblocks im Siiden gleich seien, muss
solange noch mit Vorbehalt gezogen werden, bis seismische Resul-
tate die gravimetrisch gefundene Krustenmdchtigkeit unter der Po-
Ebene bestédtigen.

Wahrend die Anpassung der Krustenmdchtigkeit in den beiden er-
wihnten Gebieten manuell erfolgte, wurde fiir die Anpassung der
Dichten ein automatisches Verfahreén gewdhlt. Diese Inversionsme-
thode ermbglicht es, 2zu einem Krusten-Modell mit vorgegebener
Geometrie, ausgehend von Startwerten flir die Dichte, effizient
die optimale Dichteverteilung zu finden. Allerdings kann dieses
Verfahren nur dann richtige Werte liefern, wenn keine Stérkérper
mit &dhnlicher Wellenldnge der Schwereanomalie, wie die im Modell
vorhandenen, vernachldssigt werden. Aus diesem Grund wurde, so-
lange das Modell einen homogenen obersten Mantel ohne Stérkérper
enthielt, Dichtekontraste an der Moho gefunden, die sehr viel
niedriger waren, als sie den Kompressionswellen-Geschwindigkeiten
aus der Seismik entsprechen wiirden. Gleichzeitig verblieb immer
noch eine positive Residualanomalie nach Abzug der Modellschwere
von den reduzierten Bouguer-Anomalien, die nicht erkldrt werden
konnte. Sehr einfach gelang es, diese Diskrepanz zu bewdltigen,
als eine positive Dichteanomalie im obersten Mantel unter den Al-
pen eingefiihrt wurde, die mit einer Verschluckungszone, analog zu
den Modellen von Laubscher (1974a+b), Mueller (1982) und Kissling
et al. (1983) in Verbindung gebracht werden kann. Ein leichtes
Einfallen der Verschluckungszone nach Siiden (vgl. Fig.42) wird
durch die Verschiebung der Maximalamplitude der Residualanomalie
(Fig .U42) gegeniiber der grossten Krustenmidchtigkeit unter den Al-
pen (Fig.48) nahegelegt.

Ein Beitrag zu der Schwereanomalie, herriihrend von Stdrungen un-
terhalb der Grenze zwischen Lithosphire und Asthenosphdre, ist
nicht ausgeschlossen, jedoch scheint der Zeitraum, seit dem die
fiir die Mantelstérung unter den Alpen verantwortliche Verschluk-
kungszone aktiv ist, zu kurz - Kissling et al. (1983) nahmen fiir
das kinematische Modell einen Zeitraum von ca. 40 Ma an, bei ei-
ner mittleren ‘Verschluckungsrate’ von 2 mm pro Jahr an -, als
dass relativ kiihles Lithosphdrenmaterial den Boden des Astheno-
sphdrenkanals in ca. 250 km Tiefe bereits durchstossen haben
kdnnte. Ein Einfluss auf die nédchste, tieferliegende Dichtegren-
ze, die Olivin-Spinell-Ubergangszone (vgl. =z.B. Kahle, 1975)
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scheint deshalb unwahrscheinlich.

Ebenso ldsst die Wellenldnge der Residualanomalie (Fig.l42) fiir
den Hauptteil der Stdrung auf eine Tiefe zwischen 60 und 200 km
schliessen. Dabei k&nnen vorldufig die Einfliisse allfdlliger aus-
seralpiner Storungen mit Ausnahme des siidlichen Rheingrabens
nicht berilicksichtigt werden, da die Grésse des Untersuchungsge-
bietes dies nicht erlaubt. Trotzdem ist es vorstellbar, dass sol-
che Anomalien einen Einfluss auf die Wellenlinge der Stdrung, die
in den Alpen beobachtet wird (Fig. 42), haben kdnnten. Dieses
Problem hdngt damit zusammen, dass in der vorliegenden Studie
- nicht wie sonst bei gravimetrischen Interpretationen i{iblich -
eine Trennung des regionalen vom “lokalen’ Feld méglich war, wel-
ches anschliessend 1in Kenntnis des grossridumigeren Schwerever-
laufs modelliert werden kann. Die positive Residualanomalie, wel-
che hier gefunden wurde, hat selbst schon regionalen Charakter
und iliberdeckt praktisch das ganze Untersuchungsgebiet. Ein quali-
tatives Indiz, dass die gefundene positive Anomalie zur Hauptsa-
che durch die positive Mantelstérung unter den Alpen verursacht
wird, liefert Jjedoch der Vergleich der Krustenmidchtigkeiten mit
den Bouguer-Anomalien im Norden und im Sitiden der Traverse. 1In
Stiddeutschland, &stlich des Rheingrabens werden Krustenmichtig-
keiten um 30 bis 35 km (Giese et al., 1976) bei Bouguer-Anomalien
um - 20 mgal (vgl. z.B. Klingelé und Harcke, 1973, siehe Kahle et
al., 1976a), im 8stlichen Ligurischen Meer Krustenmichtigkeiten
um 25 km (Giese et al., 1982) bei Bouguer-Anomalien um + 50 mgal
(Ballarin et al., 1972) beobachtet, was in beiden Fillen mit ei-
ner Normalkruste um 30 km vertrdglich widre. Dieser Wert fiir die
Michtigkeit der Normalkruste ist gleich wie derjenige, der in der
vorliegenden Arbeit bei der Berechnung des Krusten-Mantel-Modells
gefunden wurde und entspricht einem weltweiten Mittel fiir Konti-
nente mit Ausnahme der alten Schilde.

Eine abschliessende Antwort wird allerdings erst méglich sein,
wenn eine Kompilation der gravimetrischen Daten iiber das gegen-
wirtige Untersuchungsgebiet hinaus, so wie sie fiir die Europii-
sche Geotraverse (EGT) geplant ist, durchgefiihrt wird. Wichtig
ist dabei, dass ebenso wie hier die oberflidchennahen Sedimente
und die Schwerewirkung der Krustenmidchtigkeit modelliert werden,
was geniigende seismische Daten voraussetzt. Damit k&énnte das
‘iiberregionale’ Feld, welches Information iiber den obersten Man-
tel ausserhalb der Alpen liefert, erhalten werden.

Eine weitere Moglichkeit zur Erfassung des grossridumigen Schwere-
feldes besteht in der Bestimmung der GeoidhShen mit Hilfe der Sa-
tellitengeodédsie.

Geophysikalische, geologische und tektonische Beobachtungen un-
terstiitzen die Annahme, dass die in dieser Arbeit berechnete
langwellige Anomalie, welche nach Abzug der Schwereeffekte der
Kruste, der Sedimenttrdge in den Alpenvorldndern (Molasse- und
Po-Sedimente) und des Ivrea-Korpers librigbleibt, durch eine Man-
telstérung direkt wunter den Alpen verursacht wird. Seit minde-
stens Y40 Ma steht die Grenze zwischen der afrikanischen und euro-
pdischen Lithosphdrenplatte im Gebiet der heutigen Alpen vornehm-
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lich unter Kompression, bedingt durch die Kollision von Afrika
mit Europa. Die Einengung der Alpen betrdgt zwischen 300 und
500 km. Das dabei involvierte Lithosphdrenmaterial ist mit Aus-
nahme der Oberkruste und vereinzelten Spdnen aus der Mittel- und
Unterkruste (z.B. in der Ivrea-Zone) in den Alpen nicht mehr
sichtbar, muss also seinen Weg in die Tiefe gefunden haben, und
liegt hier als kiihlerer und deshalb dichterer Lithosphdren-Korper
in einer Tiefe, wo sich sonst bereits Material der Asthenosphédre
befinden sollte, wenn man die Tiefenstruktur mit den Gebieten im
Norden und Siiden der Alpen vergleicht. Dieser Befund wird unter-
stiitzt durch die Resultate aus Dispersionsanalysen von Oberflid-
chenwellen, welche von 80 km bis in Tiefen iliber 150 km erhdhte
S-Geschwindigkeiten zeigen, mit Werten, die typisch fir die Li-
thosphdre sind (Sprecher, 1976; Panza und Mueller, 1978; Panza et
al. 1980a+b., vgl. auch Fig.44 wund 45). Zus&dtzlich existieren
Hinweise fiir erhdhte P-Geschwindigkeiten aus refraktionsseismi-
schen Untersuchungen (Miller et al. 1979, 1982) bzw. aus der Be-
obachtung von Laufzeit-Residuen teleseismischer Ereignisse von
Baer (1979,1980).

Die Dichtekontraste, die bei Anwendung der Dichteinversion auf
das Modell fiir die Stdrung im obersten Mantel unter den Alpen ge-
funden wurden, sind bei allen vorgestellten Dichteverteilungen
deutlich zu hoch, um alleine durch die temperaturbedingte Volu-
menabnahme erklirt werden zu kénnen. Sie stimmen jedoch mit mitt-
leren Werten von 0.07 bis 0.1 g/cm3 bei Anwendung der Vp/Dichte-
Beziehung von Woollard, 1975 (s. Fig.37) recht gut mit den von
Baer (1980) geforderten, um ca. 0.4 km/s erhbhten Kompressions-
wellen-Geschwindigkeiten {iberein (vgl. Tabelle 14 mit Fig.l4l4b).
Ob die Dichteanomalie im obersten Mantel neben der Temperaturano-
malie durch einen Dichtekontrast an der Lithosphdren-Asthenosphi-
ren-Grenze, durch einen kontinuierlichen negativen Dichtegradien-
ten im ungestdrten obersten Mantel oder durch einen “solid-solid’
Phaseniibergang des Materials in der Subduktions- bzw. Verschluk-
kungszone verursacht wird, wurde im vorangehenden Kapitel disku-
tiert. Zum gegenwdrtigen Zeitpunkt kann keine abschliessende Ant-
wort auf diese Frage gegeben werden. Untersuchungen iliber die
Dichteverteilung im obersten Mantel ndrdlich und siidlich der Al-
pen, analog derjenigen von Nolet (1976), kdnnten zur Kldrung die-
ser Problematik beitragen.

Mit der positiven Dichteanomalie im obersten Mantel wird auch die
Ubertiefung der Krusten-Mantel-Grenze, welche mit isostatischen
Modellen festgestellt wurde (Klingelé und Kissling, 1982), er-
kldrbar. Diese Ubertiefung wird heute offenbar durch das tiefer,
d.h. im oberen Mantel liegende Material, welches eine grdssere
Dichte als die Umgebung besitzt, weitgehend isostatisch kompen-
siert.

Dass dieses System allerdings dynamisch betrachtet werden muss,
d.h. nicht einfach eine iso-’statische’ Betrachtungsweise geniigt,
haben Fleitout und Froidevaux (1982) anhand von numerischen Mo-
dellen, die eine iibertiefte Kruste und eine Dichteanomalie in der
unteren Lithosphdre simulieren, gezeigt. Das von Pavoni (1977)
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beschriebene Phdnomen der Drehung der Hauptspannungsachsen, die
aus Herdldsungen von Erdbeben ermittelt wurden, entlang dem West-
alpen-Bogen, scheinbar wunbeeinflusst durch das in Europa sonst
vorherrschende Spannungsfeld in Nordwest-Siidost-Richtung (Ahor-
ner, 1975,1978), kénnte damit verstdndlich werden (Mueller,
1984). Die kiihlere und deshalb dichtere Lithosphdrenwurzel ent-
wickelt ndmlich, wie von Fleitout und Froidevaux (1982) gezeigt
wurde, eine Eigendynamik, die zu Kompression und Hebung an der
Oberfldche - z.B. in den Alpen - fiihrt, bei gleichzeitig an-
dauernder Verschluckung von Lithosphdrenmaterial. Ein dynamisches
Modell, das qualitativ die gleichen Resultate lieferte, wurde von
Werner und Kissling (1981) beschrieben. Es ist durchaus wahr-
scheinlich, dass heute dieser Effekt der Kompression liberlagert
ist, welche durch die Kollision zwischen Europa und Afrika in Eu-
ropa (Ahorner, 1975, 1978; Mueller, 1982) und somit auch in den
Alpen herrscht, und den ganzen Prozess iliberhaupt in Gang gebracht
hat. Dies bedeutet, dass die gravitative Instabilitdt, die durch
einen negativen Dichtegradienten im obersten Mantel mit der Tiefe
vorlidge, eine notwendige Bedingung fir die Prozesse, die wdhrend
der Orogenese der Alpen abliefen, sein kdnnte.

Es wird klar, dass das Studium der Alpenvorlidnder in Bezug auf
Sedimentation (Subsidenz), Tektonik und Krustenstruktur mégli-
cherweise einen Schliissel zu diesem Problem beinhaltet, wenn
Fleitout und Froidevaux (1982) feststellten, dass das Verhalten
dieser Gebiete im dynamischen Sinn (d.h. ob Kompression oder Di-
latation, bzw. die Stdrke der Subsidenz) entscheidend von der
Massenanomalie 1in der unteren Lithosphdre, im Verhdltnis zu der
libertieften Kruste, abhidngt. Damit wird auch klar, dass mit den
Sedimentmodellen in den Alpenvorldndern sowie dem Resultat bezlig-
lich der Massenanomalie in der unteren Lithosphdre, wie sie 1in
der vorliegenden Arbeit gezeigt werden, ein erster Versuch unter-
nommen worden ist, einen experimentellen Randwert fiir geodynami=-
sche Modelle zu liefern.

Dieses Resultat kann jedoch in Zukunft noch verbessert werden,
wenn detailliertere Resultate aus Dispersionsanalysen von Ober-
flichenwellen und refraktionsseismischen Untersuchungen die Geo-
metrie der Mantelstdrung genauer belegen.

Wichtig sind neben der Mantelanomalie auch die Resultate, die fiir
die Dichte der Kruste und des “normalen’ subkrustalen obersten
Mantels gefunden wurden. Mit einem einfachen, auf seismischen Da-
ten beruhenden 3-Schichten-Krustenmodell mit einer Dichteanomalie
in der Mittelkruste unter dem nérdlichen Alpenrand sowie in der
Oberkruste im Apennin wird von Konstanz bis in den Apennin (nach
Einbezug der Mantelstdrungen) eine sehr gute Anpassug an die Aus-
gangsdaten erreicht (vgl. Fig. 49 bis 53). Auf die Problematik
der Anomalien am Nord- und Siidende der Traverse wurde bereits
hingewiesen. Neben der Unsicherheit des Einflusses der Rheingra-
benstdrung im Norden exisiert im Siiden am Ostrand des Ligurischen
Meers die Méglichkeit, dass unberiicksichtigte Sedimente und eine
anomale Krustenstruktur fiir die negative Anomalie verantwortlich
sind. Giese et al. (1982) schlagen hier infolge der Subduktion
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der korsischen unter die adriatische Lithosphdrenplatte eine Ver-
doppelung der Kruste vor. Die Frage, wie weit diese Subduktion
nach Norden unter den ndrdlichen Apennin reichen wiirde, muss vor-
ldufig noch unbeantwortet bleiben. Refraktionsseismische Profile
im ndérdlichen Apennin, deren Interpretation zur Zeit in Bearbei-
tung ist, werden mehr Information zu dieser Fragestellung lie-
fern.

Als Ursache der negativen Randanomalien im Norden und Siiden des
Residualfeldes ist auch denkbar, dass die Mantelstdrung unter den
Alpen etwas 2zu breit modelliert wurde, und somit am Nord- und
Siidende der Traverse ein zu grosser Wert subtrahiert wurde.

Die Abschidtzung des maximalen Fehlers, der dadurch verursacht
wird, dass die Modellgrenze ca. 70 km ndrdlich bzw. siidlich der
Grenze der gravimetrischen Daten liegt, ergibt einen Fehler von
ca. 2 mgal pro Kilometer, um den die mittlere Krustenmdchtigkeit
von der Michtigkeit der Referenzkruste abweicht. Im vorliegenden
Fall diirfte dieser Fehler 15 mgal kaum ilberschreiten.

Fehler aus der seitlichen Beschridnkung des Krusten-Modells sind
vernachlidssigbar, da das Modell seitlich {iiberall mindestens
150 km iiber die Daten hinausreicht.

Unter der Annahme, dass die Dichte der Oberkruste mit 2.73 g/cm3
auf +/-0.05 g/cmé genau fixiert wurde, kann festgestellt werden,
dass die Werte der Dichteverteilungen C und D fiir den subkrusta-
len obersten Mantel am besten mit der Dichte ilibereinstimmen, die
Clark und Ringwood (1964) fiir einen pyrolitischen obersten Mantel
angeben.

Die Werte der Dichteverteilungen A bis E (Tabelle 14) fir die
Kruste variieren fiir verschiedene Startdichten des subkrustalen
Mantels nur geringfiigig und liegen im Bereich, den man aus den
seismischen Geschwindigkeiten (vgl. Fig.33) erwarten wiirde (z.B.
mit der Vp/Dichte-Beziehung nach Woollard, 1975, Fig.37). 1Insbe-
sondere sind keine extrem hohen Dichten in der Kruste mehr not-
wendig, wie sie z.B. von Makris (1971) und Schdéler (1976) in den
Ostalpen, von Makris (1971) aber auch in einem Modell fiir ein
Profil durch den dstlichen Kanton Graubiinden beniitzt wurden, die
jedoch - wie Makris (1971) bemerkt - im Widerspruch mit den seis-
mischen Geschwindigkeiten standen. Diese Autoren verwendeten im
Gegensatz zum vorliegenden Krusten-Mantel-Modell nur 2-dimensio-
nale Berechnungsmethoden unter Annahme eines homogenen obersten
Mantels. Dies erschwert einen eingehenden Vergleich der vorlie-
genden Resultate mit den Ostalpen-Profilen.

Die Abhdngigkeit der Absolutwerte der Dichten von der fixierten
Dichte der Oberkruste, wie sie weiter oben beschrieben wurde,
zeigt, wie wichtig die Kenntnis der mittleren Dichte bzw. der
Vp/Dichte-Beziehung von Gesteinen der Oberkruste ist, da damit
die ganze Dichteverteilung der Kruste und des obersten Mantels
eingehdngt werden kann. Dabei wird natiirlich angenommen, dass die
Seismik die Struktur der Kruste, soweit sie gravimetrisch rele-
vant ist, also z.B. die Unterteilung in eine Ober-, Mittel-, und
Unterkruste sowie die Tiefe der Moho, richtig widergibt.
Bemerkenswert ist es, dass die starke Midchtigkeitszunahme der
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Mittelkruste unter den Alpen offenbar neben der Seismik auch mit
der Gravimetrie in Einklang steht. Diese Aussage wird dadurch un-
terstiitzt, dass sich die Krustendichten, wie oben erwidhnt, bei
allen Dichteverteilungen (A bis E in Tabelle 14) im Vergleich zu
den Dichten des subkrustalen obersten Mantels und der Mantelstd-
rung nur gerinfiligig &ndern. Dies heisst, dass die Krustendichten
durch die Inversion relativ gut bestimmbar sind und spricht fiir
die richtige Geometrie der Krustenschichten.

Eine Midchtigkeitszunahme der Mittelkruste unter den Alpen auf na-
hezu den doppelten Wert, kann mit dem Zusammenschub bei der Alpe-
norogenese erkldrt werden und unterstiitzt die Vorstellung, dass
das Krustenmaterial bei horizontalen Bewegungen die Tendenz hat,
in seiner urspriinglichen Tiefe zu verbleiben. Dies stimmt mit der
Beobachtung liberein, dass nur an sehr wenigen Stellen in den Al-
pen Gesteine aus tieferen Krustenniveaus oder dem obersten Mantel
aufgeschlossen sind.

Eine dhnliche Mdchtigkeit wie fiir die Mittelkruste erhilt man fiir
die Oberkruste, wenn beriicksichtigt wird, dass im Alpenbereich
der Traverse bereits ca. 10 km Oberkrustenmaterial erodiert wur-
den. Vermutlich handelte es sich dabei mindestens zum Teil um
ostalpine Gesteine, wie sie heute in den Ostalpen noch mit eini-
gen Kilometern Mdchtigkeit vorhanden sind. Ein Vergleich der Kru-
stenstruktur der Ostalpen mit derjenigen des hier untersuchten
Gebiets widre deshalb zur Abkldrung, ob es sich dabei um eine dif-
ferentielle Hebung der Ostalpen gegeniiber der Zentralalpen han-
delt, sehr aufschlussreich, lbersteigt aber das Ziel der vorlie-
genden Arbeit.

Bei der Betrachtung der Michtigkeitszunahme der Mittelkruste
stellt sich wunwillkiirlich die Frage, weshalb die Unterkruste,
d.h. die Krustenschicht mit Geschwindigkeiten iiber 6.5 km/s und
Dichten {liber 2.9 g/cm3, beim Zusammenschub keine solche Michtig-
keitszunahme erfahren hat. Die Frage, ob Teile der Unterkruste
wihrend der Orogenese mit der unteren Lithosphdre in den obersten
Mantel gelangten, kann gegenwdrtig jedoch nicht beantwortet wer-
den.

Eine definitive Angabe der Dichteverteilung in der Kruste und dem
obersten Mantel ist auch unter Annahme der Richtigkeit der Dichte
der Oberkruste noch nicht méglich. Wegen des wellenldngenmidssig
dhnlichen Anomalie-Anteils sowohl von der krusteninternen Struk-
tur als auch von der Tiefendnderung der Krusten-Mantel-Grenze
(Moho) und der Anomalie im oberen Mantel existiert im Modell eine
gegenseitige Beeinflussung, d.h. die Dichten sind nicht eindeutig
bestimmbar. Deshalb wurden verschiedene Lésungen fiir die Dichte-
verteilung angegeben (vgl. Tabelle 14 und Fig.l49 bis 53); sie de-
monstrieren in welchem Bereich die mdéglichen Dichten liegen kén-
nen. Diese Untersuchung ist deshalb auch ein erster Schritt hin
zum Verstindnis der Vp/Dichte-Beziehung bis in grdssere Tiefen.
Analoge Untersuchungen miissten in Gebieten durchgefiihrt werden,
wo ein lateral homogener Mantel zu erwarten ist (z.B in alten

Schilden).
Welche Ursache der Stdrkdrper in der Mittelkruste unter dem ndrd-
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lichen Alpenrand mit Zentrum im Gebiet von Chur (Fig.40,(1)) hat,
und ob er im Osten in der Anomalie mit geringerer Dichte, die von
Makris (1971) unter den hohen Tauern modelliert wurde, eine Fort-
setzung findet, kann noch nicht beantwortet werden. Da wegen der
Unsicherheit in der Michtigkeit wund Struktur der Kruste im
schweizerischen Mittelland mangels seismischer Daten, die ndrdli-
che Begrenzung dieses Kdrpers nicht einwandfrei fixiert werden
kann, ist es unmdéglich festzustellen, ob die seismisch beobachte-
ten niedrigen Vp-Werte typisch fiir die Mittelkruste im gesamten
nérdlichen Alpenvorland sind, oder ob es sich hier nur um einen
lokalen Stérkérper handelt, wie dies die isostatischen Anomalien
in Fig.7 und 8 andeuten.

Mit einer detaillierten seismischen Untersuchung wdre man wahr-
scheinlich in der Lage, diesen Kdrper genauer einzugrenzen und
insbesondere festzustellen, in welcher Form der Ubergang vom Ge-
biet mit sehr niedrigen Kompressionswellengeschwindigkeiten unter
dem ndrdlichen Alpenrand in Richtung Siidalpen, wo wieder hohere
Geschwindigkeiten in der Mittelkruste beobachtet werden, statt-
findet. Der gefundene Dichtekontrast stimmt in der Dichtevertei-
lung C (Tabelle 14) am besten mit der Geschwindigkeitserniedri-
gung in diesem Gebiet liberein (vgl. Fig.33)

Als Ursache dieses Stdrkdorpers kdme ein Keil mit geringerer Dich-
te in Frage, der im Sinne der von Oxburgh (1972) vorgeschlagenen
‘flake tectonics’ einen Oberkrustenspan abhebt und nach oben
biegt, so wie dies Miiller et al. (1976) speziell fiir das Aar-Mas-
siv postuliert haben.

Eine weitere Moglichkeit beschreiben Laubscher und Bernoulli
(1982), wonach nérdlich der unter den Alpen abtauchenden Subduk-
tions- bzw. Verschluckungszone ein Kdrper mit mobilem Material
und erhdhter Temperatur 1liegt, der in die sich 6ffnende Liicke
zwischen subduzierter Unterkruste und davon abgescherter Oberkru-
ste gepresst wird.

Ein kausaler Zusammenhang zwischen dieser Stérung und den starken
Hebungsraten (Maximum 1.7 mm/Jahr bei Chur), die von Gubler et
al. (1981) im Rheintal und Pridttigau beobachtet wurden, ist theo-
retisch méglich, kann aber, da es sich offenbar um einen intra-
krustalen Storkdrper handelt, kaum mit einer isostatischen Aus-
gleichsbewegung erkldrt werden.

Mit dieser Konfiguration von Stérkdrpern in der Kruste und im
obersten Mantel wird auch klar, weshalb Klingelé (1982) im Kanton
Graubiinden zu positive Werte fiir die Beziehung zwischen Bouguer-
Anomalien und mittleren topographischen Hohen beobachtete. Ausge-
hend vom Gebiet der negativen Anomalie mit Zentrum bei Chur, wo
die mittleren topographischen Héhen vergleichsweise niedrig sind,
nimmt in Richtung Siiden bei steigenden mittleren topographischen
Hohen, die Schwerewirkung der negativen Anomalie ab, diejenige
der positiven Mantelanomalie hingegen zu.

Der Stoérkdrper, der in der Oberkruste im Apennin modelliert wur-
de, kann wie weiter oben beschrieben, mit den erniedrigten Dich-
ten der ligurischen Einheiten und der darunterliegenden terti&dren
Po-Sedimenten, welche durch die 1ligurischen Decken ({iberfahren
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wurden, erkldrt werden. Der mit der Dichteinversion gefundene
Dichtekontrast stimmt sehr gut mit der mittleren Dichte iiberein,
die von Vecchia (1952) fiir die Gesteine der Liguriden angegeben
wurde.

Aufschlussreiche Information liber die geologischen bzw. tektoni-
schen Strukturen im obersten Teil der Erdkruste in den Alpen, die
hier jedoch nicht interpretiert wurden, befindet sich dank der
hohen Messpunktdichte noch in den Residualanomalien (Fig. 49 bis
53), die nach Subtraktion des Schwereeffekts des Krusten-Mantel-
Modells von den Bouguer-Anomalien sichtbar werden. Dabei ist es
von Vorteil, dass sdmtliche Modellrechnungen in den Messpunkten
selbst erfolgten und somit auch die Messpunkthdhen in die Berech-
nungen eingingen. Dies wird dann bedeutsam, wenn in Zukunft mit
diesen Anomalien geologische Fragestellungen bearbeitet werden
sollen.

Die aufallendste negative Anomalie, die in den Alpen verbleibt,
liegt im Bereich der Bergeller Intrusion und dokumentiert die ge-
ringeren Dichten des intrudierten Granits relativ zu den umlie-
genden penninischen Gesteinen.

Im ganzen Alpenbereich kann eine leichte positive Korrelation der
Residualanomalien mit den topographischen Hdhen (und somit den
mittleren Messpunkthdhen) beobachtet werden. Sie ist im Pennini-
kum am stdrksten. Dies deutet auf eine mittlere Gesteinsdichte
hin, die etwas grosser ist als die Reduktionsdichte (2.67 g/cm3).
Die genaue Untersuchung dieser Zusammenhidnge muss jedoch zukiinf-
tigen Detailstudien vorbehalten bleiben.

Wichtigstes Merkmal des vorgestellten Krusten-Mantel-Modells ist
die Einfachheit besziiglich seiner Geometrie und Dichteverteilung,
wobei trotzdem alle zur Zeit verfiligbaren Daten befriedigt werden
kénnen. Dies soll aber nicht {liber die noch offenen Fragen, die
vorgingig diskutiert wurden, hinwegtduschen. Es wird Aufgabe der
Arbeiten im Rahmen der Europdischen Geotraverse sein, diese im
Detail 2zu untersuchen und anschliessend die Problematik der Kru-
sten-Mantel-Struktur des hier untersuchten Bereichs der Alpen in
den gesamteuropdischen Zusammenhang zu stellen.

Ein Ziel in weiterer Zukunft wird es sein, die Information aller
bereits existierenden Geotraversen in einem 3-dimensionalen Mo-
dell der gesamten Alpen zu vereinen, um ein liickenloses Bild der
Krusten-Mantel-Struktur 2zu erhalten. Dies ist schliesslich eine
wichtige Voraussetzung, um die dynamischen Vorgédnge bei der Kol-
lision von zwei kontinentalen Lithosphdrenplatten - einem wesent-
lichen Aspekt der aktiven Plattentektonik der Erde - zu verste-

hen.
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