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Einleitung.

Die deutsche und zum groBen Teil die europaische geologische
Wissenschaft steht im Gegensatz zur amerikanischen und anglo-indischen
den Gedankengéingen, die sich mit der Theorie der Isostasie verkniipfen,
relativ fremd und ablehnend gegeniiber. Das hat vor allem darin seinen
Grund, weil sich mit dem Wort ,,Isostasie’* der Name DUTTONS assoziiert
als des angeblichen Griinders dieser Theorie, gleichzeitig aber auch als
des Begriinders der Hypothese der isostatischen Gebirgsbildung. Aber
es ist ebenso falsch, DurTON als Begriinder der Theorie der Isostasie
zu feiern — er ist lediglich Erfinder des Wortes ,,isostasy” — wie die
Theorie der Isostasie als Gebirgsbildungstheorie aufzufassen.

Die Untersuchung der Faktoren, die zur Gestaltung des Antlitzes
der Erde gefiihrt haben, hat erkennen lassen, daB die Formierung der
Erdoberfliche die Folge eines hochst komplizierten Ineinanderspiels
verschiedener Krifte ist. Endogene Energieverschiebungen und kos-
mische Kréafte greifen ineinander, 16sen erdoberfliachlich Vorginge aus,
die ihrerseits Ursachen neuer Stérungen werden. Sie heben sich in ihren
Wirkungen auf oder summieren sich.

Von allem Ineinanderspiel sehen wir nur das Ergebnis: die heutige
Morphologie der Erdoberfliche. Paliogeographische Forschung zeigt
uns jedoch bis in ferne geologische Vergangenheit die Verinderungen
im morphologischen Bild. Wir erkennen den Wechsel im Relief der
Erde, die Verschiebungen von Hoch- und Tiefgebieten.

Von den Ursachen dieses Wechselspiels stellt die Hypothese resp.
Theorie vom isostatischen Zustand der Erdoberfliche nur ein Teil-
problem dar, und zwar eines von sekundirem Charakter. Bei den durch
den isostatischen Zustand der Erdkruste bedingten Vorgingen handelt
es sich um solche, die dauernd, in orogenetischen wie anorogenetischen
Zeiten, eine Rolle spielen. Allein dieses Teilproblem nach allen Rich-
tungen zu untersuchen, bemiihe ich mich in den folgenden Kapiteln. Viel
Beobachtungsmaterial liegt zur Priifung bereit, und in den Ergebnissen
der Schweremessung ist ein wichtiges Kriterium in die Hand gegeben.
W. DeECcKES Worte am Schlufl seiner Arbeit iiber den geologischen Bau
der Apenninhalbinsel und die Schweremessungen (1907): ,,Die Geologie
kann aus den Resultaten der Schweremessungen sowohl eine Bestatigung
ihrer Beobachtungen, als auch eine Kritik und Anregung zur Stellung
neuer Probleme entnehmen®, diese Worte beginnen sich seit Franz
KossmaTs grundlegenden Arbeiten auf diesem Gebiete zu erfiillen.
Als ein Beitrag dazu ist auch das Folgende zu betrachten.l)

1) Die Drucklegung und Ausstattung dieses Buches wurde nur durch das auBer-
ordentlich weitgehende Entgegenkommen der Verlagsbuchhandlung Julius Springer,
Berlin, erméglicht und geférdert. Ich fiihle mich dem Verlage zu groBem Dank
verpflichtet. A. Borx.

Born, Isostasie. 1



I. Die Lehre von der Isostasie.

Die Theorie vom Gleichgewicht oder von der Isostasie der-Erd-
oberfliache in ihrer heute gebréiuchlichen Fassung besagt, daf die starre
Erdkruste, auf einem Untergrund von entsprechenden physikalischen
Eigenschaften ruhend, sich in allen ihren Teilen mehr oder minder
im hydrostatischen Gleichgewicht befindet, ein Zustand, der keine
dauernde Stérung zulafit. Stérungen der Isostasie sind u. a. lokale
Verstarkungen oder Verminderungen der Erdkrustenmichtigkeit, sei
es infolge exogener, sei es endogener Vorginge (Sedimentation und
Abtragung, Zerrung und Pressung). Jede Stérung, die zu einer Belastung
eines Erdrindenteiles fiihrt, senkt diesen auf ein tieferes Niveau; um-
gekehrt veranlafit Entlastung von Erdrindenteilen deren Hebung,
vorausgesetzt dafl dabei GréBenordnungen der Kréfte erreicht werden,
welche die bestehenden Hemmungen zu iiberwinden vermégen.

Es scheint, als ob der Englinder J. F. M. HERSCHEL im Jahre 1837
in einem Brief an LyELL!) einem derartigen Gedankengang zum ersten
Male Ausdruck verliehen hat.

Im allgemeinen wird die Hypothese als die Hypothese von PrarT
oder als die von DuTToN bezeichnet. Beides ist irrig. Des Amerikaners
C. E. DurTons Verdienst beschriankt sich lediglich darauf, den Ausdruck
»isostasy® in die Literatur eingefiihrt zu haben?), nachdem die Hypo-
these bereits vollkommen feste Form angenommen hatte.

Die Vorstellungen von PrATT, um 1855 englischer Archidiakon in
Kalkutta, entsprechen in keiner Weise dem, was wir heute mit der
Lehre von der Isostasie verkniipfen. Seine Gedankenginge gehen
von der Feststellung von Schweranomalien in der indogangetischen
Ebene aus®). Die von ihm gewonnene, nicht ganz klare Vorstellung
ist etwa die folgende: Die auch nur teilweise Heranziehung des hydro-
statischen Prinzips fiir die Erklarung der Formen der Erdoberflache
wird ausdriicklich abgelehnt. Die sichtbaren Hohenunterschiede der
Erdoberflache, Gebirge, Ebenen und Ozeanbdden, entstanden vielmehr
infolge ungleichm#Biger vertikaler Kontraktion des Erdmaterials bei
dem Ubergang aus dem fliissigen oder halbfliissigen Zustand in den
festen. Die Gebirgsmassen sollen dabei infolge leichter Ausdehnung
der festen Kruste, verbunden mit geringer Dichteverminderung, sich
aus grofler Tiefe herausgehoben haben.

1) Philosoph. mag. Bd. 2, S. 212—214, 1837.

%) On some of the greater problems of physical geology. Bull. phil. soc. Wash.
Bd. 2, S. 51—64. 1889. -

3) PrarT: Philosoph. transact. London Bd. 145, S. 53. 1855; Proc. of the roy.
soc. of London 1864, Nr. 64, S. 270—276; Philosoph. transact. London Bd. 161,
S. 335. 1871. Anmerkung.



Entwicklung der isostatischen Idee. 3

Auf diese Weise sucht PraTT zu erklaren, daB die Gewichte von
Saulen gleichen Querschnitts bis zu einer gewissen Tiefe gleich sein
miissen, trotz verschiedener Linge. Er schlieBt weiter, daB den Gebirgen
unter dem Meeresniveau ein Dichtedefizit, den Ozeanen in der Tiefe ein
Dichteiiberschul entspricht.

Das ganze Bild ist als Folge verschiedenartiger Erstarrung
von Erdkrustenteilen aus fliissigem Zustand anzusehen. Der
Vorgang dieser Art von Erstarrung ist schwer verstindlich. Vor allem
miite dann in dem heutigen Bild der Erdoberfliche ein seit dem Zeit-
punkt der Erstarrung der Erde vollig invariabler Zustand vorliegen,
eine Vorstellung; die mit dem, was wir
tiber die Entwicklung der Erdoberfliche
in geologischer Vergangenheit wissen,
vollig unvereinbar istt).

Ganz im Gegensatz dazu steht die
Auffassung, die gleichzeitig mit PraTT
von dem englischen Astronomen Atry
in Kalkutta ausgesprochen wurde?).
Ebenfalls angeregt durch die Fest-
stellung der Schwereanomalien im Vor-
land des Himalaja untersuchte er zu-
nichst den Fall, daB ein Tafelland iiber
die iibrige Erdkruste hinausragt, welch
letztere auf einer nachgiebigen Unter- Abb.1. (Nach Ay, 1855.)
lage (Lava) ruht. Unter Annahme ver-
schiedener Erdkrustendicken kommt er rechnerisch zu dem Resultat,
daB die Kohision der Erdkruste nicht ausreicht, die iiberlastete Scholle
zu tragen. ,,We must therefore give up the supposition, that the state
of things below a tableland of any great magnitude can be represented
by such a diagramm as fig. 1, And we may now inquire what the state
of things really must be.”

Atry schliefit: es gibt keine andere Unterlage als die Lava, in die
sich die dickere und daher schwerere Scholle des Tafellandes einsenken
mufl (Abb. 1, nach A1rY).

It appears to me, that the state of the earth’s crust lying upon
the lava may. be compared with perfect correctness to the state of a
raft of timber3) floating upon water; in which, if we remark one log#4)
whose upper surface floats much higher than the upper surfaces of
the others, we are certain, that its lower surface lies deeper in the water
than the lower surfaces of the others.” Statt des heute iiblichen Ver-
gleichs mit einer Eisscholle den mit einem HolzfloB.

Die Abweichungen gegeniiber der heutigen Auffassung sind rein
quantitativer Art. Denkt man sich die Lava-Unterlage der starren

') Dieser Widerspruch der PraTrschen Hypothese mit den geologischen Tat-
sachen und die sich daraus ergebende Hinfalligkeit der PrarTschen Auffassung
wurde schon von J. B. MEssERSCEMITT erkannt (Geogr. Zeitschr. Bd. 7, S. 321.
1901), blieb aber ginzlich unbeachtet.

%) Philosoph. transact. roy. soc. of London Bd. 145, S. 101. 1855.

3) HolzfloB. 4) Stamm.

1*



4 Die Voraussetzungen.

Erdkruste durch ein Medium von relativ hoher Starrheit und Viscositét
ersetzt, so besteht gegeniiber der heutigen Auffassung von der Lehre
der Isostasie kein Unterschied mehr.

Auch der Wirkung dieses Zustandes auf die Schweremessungen war
sich ATRY voll bewuBt. ,,It will be remarked, that the disturbance
depends on two actions; the positive attraction produced by the ele-
vated table-land; and the diminution of attraction, or negative attrac-
tion, produced by the substitution of a certain volume of light crust
(in the lower projection) for heavy lava. The diminution of attractive
matter below, produced by the substitution of light crust for heavy
lava, will be sensible equal to the increase of attractive matter above. . . .*

Wenn auch der Name ,,Isostasie‘ nicht gebraucht wurde, so war
doch der Begriff vollkommen vorhanden. ,,In all the latter inferences,
it is supposed that the crust is floating in a state of equilibrium?).*

Es kann somit nicht zweifelhaft sein, dal die Lehre von der Isostasie
in der heutigen Fassung von AIRY schon 1855 vollkommen entwickelt
wurde und daher als Hypothese von AIrY zu bezeichnen ist.

II. Die Voraussetzungen.

Die Richtigkeit von der Lehre vom isostatischen Verhalten der
Erdkruste fordert einige Voraussetzungen. Vorbedingungen sine qua
non sind: das Zurechtbestehen der Gravitation, das Vorhandenséin eines
Erdkérpers der physikalischen Beschaffenheit, daB er auf Be- resp.
Entlastung einzelner Teile seiner Oberfliche mit Hebung oder Senkung
zu reagieren vermag, also eines Erdkérpers, dessen Kruste sich mehr
oder weniger nach den Gesetzen des hydrostatischen Gleichgewichts
einzustellen bestrebt und in der Lage ist, und schlieBlich das Vorhanden-
sein von Kriften, die diese Gleichgewichtseinstellung zu stéren verméogen.

Einer Diskussion bedarf lediglich die physikalische Beschaffenheit
des Frdkérpers. Im allgemeinen kniipfen die Uberlegungen iiber den
Zustand des Erdinneren an gewisse Beobachtungen auf oder nahe der
Erdoberflache an (Geothermische Tiefenstufe, Schwere, Erdbeben usw.),
um auf die Verhaltnisse in gréfleren Tiefen zu abstrahieren. Beriick-
sichtigt man allein die Temperaturzunahme nach der Tiefe, so miiite
man bei etwa 1200° den fliissigen Zustand der Gesteine antreffen. Diesem
Moment wirkt aber die Druckzunahme entgegen, indem sie den Schmelz-
punkt pro Atmosphire um 0,005° (nach Berechnungen von Voer,
aus v. WorrF, Vulkanism. S. 66) erhoht. So wird die Grenze zwischen
festem und flissigem Aggregatzustand in gréBere Tiefen verschoben.
Die Schmelzpunkterhéhung wiirde pro 1 km Michtigkeit (= 270 Atm.)
ca. 1,3° betragen. Da nun die Temperaturerhéhung, soweit wir iiber-
haupt in der Lage sind, sie in groBeren Tiefen zu beurteilen, auf 1 km
(270 Atm.) 30° betrigt, so ist die Zunahme des Druckes nicht in der
Lage zu verhindern, daB in gréBeren Tiefen der Schmelzpunkt der
Gesteine bald erreicht wird.

1) L e 8. 104,



Wirkung von Druck- und Temperatur-Zunahme. H

Die vollige (hochst unwahrscheinliche) Konstanz aller Faktoren
nach der Tiefe vorausgesetzt, wiirde der Schmelzpunkt von Gesteinen,
deren Schmelzpunkt unter Atmosphirendruck bei 1200° liegt, in der
Erdkruste auf ca. 1267 erhdht und von der 1200° entsprechenden Tiefe
von 40 km auf eine Tiefe von 42,2 km herabgedriickt werden. H. Qui-
RING') hat (Geol. Rundschau Bd. 9, S. 208. 1921) unter Zugrunde-
legung einer geothermischen Tiefenstufe von 50 m fiir Augit und Feld-
spat (mit normalem Schmelzpunkt von 1200°) deren verlagerten
Schmelzpunkt auf 65 km Tiefe berechnet.

Bei obigen Berechnungen war eine mittlere Dichte des Gesteins
von 2,7 zugrunde gelegt worden, die jedoch bei Heranziehung von
Tiefen von 60 km zu niedrig angenommen ist. Legt man als Durch-
schnittsdichte 3 zugrunde, so andert sich das Resultat dahin, daf der
Schmelzpunkt in gréBeren Tiefen als 42,2 km zu erwarten ist, was ja
auch dem auf anderem Wege gewonnenen Resultat entspricht.

Um den EinfluB der Unsicherheit zu zeigen, die beziiglich der
Schmelzpunktserhshung durch Druckzunahme besteht, sei erwahnt,
daB bei der von W. GrasERT (Kosmische Physik S. 557) angegebenen
Zahl von 3° Schmelzpunkterhéhung pro 100 Atm., die also sechsfach
grofier ist als die Angabe von VoaT, das normal bei 1200° schmelzende
Gestein erst bei 1650° in fliissigen Zustand tibergehen, welcher Uber-
gang sich bei einer Tiefe von ca. 55 km vollziehen wiirde. Es zeigt sich,
daf an der GréBenordnung des Wertes trotz erheblicher Anderung
der Unterlagen wenig geindert wird. Es muf im iibrigen betont werden,
daB dem von Voar angegebenen Werte der Schmelzpunkterhchung
(0,5° auf 100 Atm.) mehr Wahrscheinlichkeit zukommt, da er durch
Untersuchungen von J. Jornstox und H. L. Apams?) eine Bestatigung
erfahren hat. Deren Ergebnis war, da Schmelzpunktsinderungen mit
dem Druck selten gréBer als 1°, niemals mehr als 4° fiir 100 Atm. be-.
tragen.

Diese infolge der Unsicherheit der Extrapolation rein spekulativen
Uberlegungen haben insofern Bedeutung, als sie zu dem zwingenden
SchluB fihren, daB unter der starren Erdkruste eine Zone folgen
muB, in der Gesteine im Zustand einer evtl. zihen Schmelze
angetroffen werden.

Uber das bei weiterer Steigerung von Druck und Temperatur ein-
tretende Verhalten einiger Substanzen haben Untersuchungen von
G. TAMMANN wichtige Ergebnisse erzielt. Es zeigte sich, daB z. B. die
kritische Temperatur des Phosphoniumechlorids bei ca. 50 °, der kritische
Druck bei ca. 75 Atm. liegt. Erhoht man nun bei 50° den Druck weiter,
so tritt bei 750 Atm. Erstarrung, und zwar Krystallisation, ein. Wird
nun die Temperatur noch iiber die kritische Temperatur des Phos-
phoniumchlorids hinaus erhsht, so 148t sich unter weiter gesteigertem
Druck die Krystallisation beibehalten. Fiir 106°C ergibt sich ein Krystalli-
sationsdruck von 3000 Atm. Dadurch ist festgestellt, daB der feste Aggre-
gatzustand weit jenseits der kritischen Temperatur bestehen kann,

1) Zeitschr. f. anorg. Chem. Bd. 80, S. 331. 1913.



6 Die Voraussetzungen.

wenn der Druck entsprechend erhéht wird. Diese Tatsachen zeigen also,
daB bei gewissen Stoffen zwischen festem Zustand zu Beginn und am
Schlusse eine fliissige Phase liegen kann. Es wire denkbar, daf3 das
Gesteinsmaterial in der Erdkruste sich nicht unshnlich verhalt. —

Die Untersuchungen von Bewegungen des Erdkérpers ge-
statten nun, einige Schliisse auf seine physikalischen Eigenschaften zu
ziehen. Der Erdkorper als Ganzes sowohl wie seine Oberflache verhalten
sich gegeniiber einer Reihe von deformierenden Kriften sehr ver-
schiedenartig.

Bei der Einwirkung kurzperiodischer Krifte reagiert die Erde mit
elastischen Formveranderungen.

W. SceEwEYDAR hat in neuerer Zeit die verschiedenen Tatsachen,
aus denen man auf die Starrheit (rigidity) der Erde Schliisse gezogen
hatte, einer Kritik unterworfen. Die Revision der Gezeiten des Meeres
ergab, daB die Starrheit der Erde 6,1 - 10,11 Dynen betragt?).

Eine andere Moglichkeit der Bestimmung der Starrheit ergab sich
aus den Bewegungen der Rotationsachse der Erde. Es besteht hier das
bekannte MiBverhiltnis zwischen der theoretischen Periode und der
tatsachlichen Periode der Bewegungen der Rotationsachse. EULER
hatte in der Annahme einer vollig starren Erde die Periode zu 303,3
Sonnentagen berechnet, die tatsichliche Periode war jedoch von CEHAND-
LER zu 432,8 Sonnentagen festgestellt worden. Aus dieser mangelnden
Ubereinstimmung berechnete HErGLOTZ2) den Starrheitskoeffizienten
der Erde zu 11,710 Dynen.

Bei diesen Ableitungen wurde die Voraussetzung gemacht, dafl die
Starrheit im Erdkorper iiberall gleich sei. W. SCHWEYDAR stellte Be-
rechnungen an in der Annahme, dafl Dichte und Elastizitit in der
Erde von Schicht zu Schicht gesetzmafBig wachsen?). Er fand die Starr-
heit der oberflaichennahen Teile zu 2,6 - 1011 Dynen. Die Starrheit der
Erde ist somit etwa 21/,mal so groBf als die des Stahls.

Diese Starrheit ist ein relativer Begriff und sagt nichts aus fiir Zeiten
von geologischer Grofenordnung. Bei Kriften von noch kiirzerer Pe-
riode, bei sehr raschen Deformationen, wie z. B. bei den elastischen
Schwingungen der Erdbebenwellen, verhalt sich die Erde mit noch
groBerer Starrheit4). Die Elastizitat hangt also in gewisser Beziehung
von der Periode der deformierenden Krifte ab.

Bei sehr langperiodischen Kraften wird daher die Erde eine geringere
Starrheit aufweisen, als sie zahlenm&fBig festgestellt worden ist. Die
oben genannten Zahlen haben lediglich Giiltigkeit fiir die Periode des
einzelnen Falles. Unter dem EinfiuB konstanter Krifte oder solcher,
die Zeitriume von der GréBenordnung geologischer Perioden umfassen,
wird das Erdinnere sich mehr oder weniger wie eine zéhfliissige Masse

1) Gerlands Beitr. z. Geophys. Bd. 9. 1907.

%) Herarotrz: Zeitschr. f. Math. u. Phys. Bd. 52.

3) Theorie der Deformation der Erde durch Flutkrafte. Verdff. d. PreuB.
geoddt. Inst. N. F. 1916. Nr. 66.

4) ScawrYDAR, W.: Uber die FElastizitit der Erde. Naturwissenschaften
Bd. 5, S. 593. 1917.



Verhalten des Erdinneren in geologischen Zeitrdumen. ki

verhalten. Diese Situation ist aber gerade die, die vom Standpunkt
der Isostasie Interesse besitzt.

Es ist hochst wahrscheinlich, da8 unter derartigen Umsténden sich
das subkrustale Material in einera Zustand latenter Plasvizitat befindet?).
Ein direkter Beweis dafiir 1aBt sich naturgemaB nicht erbringen, da die
geophysikalische Untersuchung nur kurze Perioden umfassen kann.
Es ist aber anzunehmen, daf die Erde unter entsprechenden Umsténden
ein #hnliches Verhalten zeigt wie pechartige Korper, z. B. Siegellack,
der sich gegeniiber kurzen Krifteimpulsen wie ein starrer Korper, bei
kontinuierlicher Inanspruchnahme dagegen vollig plastisch verhalt2).

Mit einem derartigen latentplastischen Verhalten der subkrustalen
Massen darf man bei der langperiodischen Wirkung der Isostasie anstre-
benden und Isostasie stérenden Kréfte zum mindesten rechnen. Es
fragt sich, wie weit diese latente Plastizitdt durch erhShte Temperatur
und erhshten Druck noch eine Steigerung erfahrt. Unter-
suchungen von F. D. Apams und J. A. BaNcrOFT?) haben zwar
ergeben, daf mit zunehmendem allseitigen Druck die zur Deformation
eines Gesteines durch seitlichen Schub erforderliche Kraft schnell
wichst, da3 daher mit zunehmender Tiefe in der Erdkruste der Wider-
stand gegen tangentialen Druck stark ansteigt, weswegen die groflen
orogenetischen Massentransporte sich verhaltnismiBig nahe der Erd-
oberfliche vollzogen haben sollen.

Der Wert dieser Feststellungen wird jedoch durch den Umstand
beeintrachtigt, daB die Experimente von Apams bei gewohnlicher
Temperatur vorgenommen wurden. Es wire nicht ausgeschlossen, dafl
entsprechende Temperatursteigerung neben dem Anwachsen des all-
seitigen Druckes das Ergebnis der Untersuchungen gedndert, wenn
nicht gar in das Gegenteil gewandelt hétte. —

Eine der wichtigsten Tatsachen in Hinsicht einer Beurteilung des
Untergrundes der Erdkruste kann man den Ergebnissen der Schwere-
messungen entnehmen. Es ist eine bekannte, in geologischer Hin-
sicht wenig beachtete Tatsache, dall im groBen ganzen alle Massen-
iiberschiisse (Kontinente, Gebirge) und alle Massendefekte (Meere)
Kompensation aufweisen. Es hat sich immer wieder das keineswegs
erwartete Resultat bestétigt, daB iiber den Kontinenten wie auf
dem Meere, soweit hier Messungen vorgenommen wurden,
die totale Schwere annahernd gleich ist, d. h. richtiger dem
Werte annéhernd gleich kommt, der fiir die betreffende
Beobachtungsstation entsprechend ihrer geographischen
Breite theoretisch abgeleitet wurde.

Die nach Durchfithrung gewisser Reduktionen ermittelten Schwere-
anomalien an der Oberflache des festen Geoids haben weiter erwiesen,

1) ScawreyDpar, W.: Veroff. d. PreuB. geoddt. Inst. N. F. 1919. Nr. 79.

2) Vgl. hierzu WEGENERS, A.: Ausfithrungen in ,,Entstehung der Kontinente
und Ozeane* 3. Auf., S. 89. 1922.

%) On the amount of internal friction developed in rocks during deformation
and on the relative plasticity of different types of rocks. Journ. of geology Bd. 25,
S. 597. 1917. Vgl. auch Kine, L. V.: ebenda, S. 638.



8 Die Voraussetzungen.

daBl den sichtbaren Masseniiberschiissen der Erdoberfliche (Gebirgen
und Kontinenten) unter der Geoidoberfliche Massendefekte entsprechen.
Diese Tatsachen finden ihre plausible Erklirung in der bekannten An-
nahme, da Kontinente und Gebirge in der Gegenwart als michtige
Schollen spezifisch leichteren Materials gema B dem Gesetz der Hydrostatik
auf einem spezifisch schwereren Material schwimmen. Nur unter der
Voraussetzung, daf die Erdkruste passiv auf einer fiir geologische Zeit-
rdume plastischen Unterlage ruht, ist die heutige Schwereverteilung an
der Erdoberfliche verstindlich. Wenn wir nichts von der Verteilung
der Massen in der Erde wissen und machen eine Annahme, wie die der
isostatischen Kompensation, und Schwereintensitdat und Lotablenkung
stimmen mit den Forderungen der Hypothese iiberein, so ist damit
zweifellos eine gute Arbeitshypothese gewonnen.

Zuriickkommend auf die eingangs gestellte Frage nach der Fabig-
keit und Tendenz der Erdkruste, sich gegeniiber einem Untergrund
entsprechend den QGesetzen der Hydrostatik zu verhalten, sind wir in
der Lage, aus einer Reihe von Beobachtungen zu einer Bejahung dieser
Frage zu gelangen.

Auf einen in dieser Hinsicht prinzipiell wichtigen Umstand hat
Rupzkil) aufmerksam gemacht. Wir sind zu der Erkenntnis gekommen,
daB der Untergrund der starren Kruste sich dieser gegeniiber plastisch
zu verhalten pflegt. Es fragt sich, ob eine Berechtigung vorliegt, die
Theorie des Gleichgewichts flissiger Korper auf die Frde anzuwenden.
Diese Theorie verlangt, daB Druck, Temperatur und Dichte mit der
Zeit konstant bleiben, dafl ferner der Korper tiberall dieselbe Tem-
peratur besitzt, d. h. also isotherm ist, und daB keine Massenverschie-
bungen im Inneren stattfinden. Diese Voraussetzungen sind bei einem
Weltkérper nie realisiert. Warmezufuhr und -abgabe, Volumverinde-
rungen, Temperaturverschiebungen im ganzen und in einzelnen Teilen,
konvektive Stromungen miissen als bestehend anerkannt werden. Das
alles steht im Gegensatz zu dem idealen Gleichgewichtszustand eines
fliissigen Korpers. Jedoch alle diese Evolutionen der Erde vollziehen
sich, von Revolutionen abgesehen, auBerordentlich langsam. Die
variablen Zustinde unterscheiden sich daher kaum von stationiren,
und das Streben nach Gleichgewicht hat Zeit, sich Geltung zu verschaffen.
Jede augenblickliche Gestaltung strebt einem den augenblicklich herr-
schenden Bedingungen entsprechenden Gleichgewichtszustand zu. So
ist die Entwicklung der Erde eine kontinuierliche Reihe von Zustanden,
die gewissen ebenfalls eine kontinuierliche Reihe bildenden Gleich-
gewichtszustdnden zustreben und ihnen stets nahe kommen. Aus diesem
Grunde diirfen die Gesetze des hydrostatischen Gleichgewichts auf die
Entwicklung der flissigen Erde angewendet werden.

Die Tiefe der ,,Ausgleichsfliche”. Wenn die Voraussetzungen
fiir das Prinzip der Hydrostatik in den subkrustalen Massen gegeben
sind, so darf man in der Tiefe eine Niveaufliche annehmen, in welcher
tiberall der Druck der auflastenden Massen bei gleichem Siulenquer-
schnitt gleich ist. Diese Fliche wurde bisher als Ausgleichsfliche oder

1) Physik der Erde 1911, S. 128.
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als Kompensationstiefe bezeichnet. Die Tiefenlage dieser Flache ist
kein wesentlicher Teil der Isostasielehre.

Als mittlerer Wert wurde von HELMERT!) aus den Schweremessungen
118 + 22 km berechnet. Dieser Wert stimmt auffallend mit dem von
O. H. TrrrMANN und J. H. HaoyrorD 1909 in den Vereinigten Staaten
gewonnenen Resultaten2) von 122,2 km iiberein. .

Es ist von grofler Bedeutung, daB letzterer Wert auf ganz andere
Weise, namlich aus Lotablenkungen gewonnen wurde. Im {ibrigen
hatte HAYFORD seinen Berechnungen folgende Werte zugrunde gelegt:
Mittlere Dichte des Gesteins der Kruste 2,67, mittlere Dichte der Erde
5,576. Diese Voraussetzungen wiirden das HurmerTsche Ergebnis
auf 124 km erhéhen, es also dem von HAYFORD noch weiter nahern.

Diese Zahl kann natiirlich nur einen mittleren Wert darstellen,
und wenn HAYFORD fiir die gesamten U. 8. A. den Betrag von 122 km
als zutreffend bezeichnet, so sind dagegen verschiedene Bedenken
geltend zu machen. Weit wahrscheinlicher ist es, daB die Kompen-
sationstiefe fiir die U. 8. A. etwa in den Grenzen zwischen 100 und
300 km schwankt, wie sie J. BARREL auf Grund von geologischen und
geodatischen Tatsachen errechnet3).

Havrorp bediente sich zur Berechnung der Kompensationstiefe
folgender Methode?): Er machte verschiedene Annahmen von der
GroBe und Verteilung der Dichteanomalien und berechnete die ent-
sprechenden Lotablenkungen dazu. Die berechneten Lotablenkungen
verglichen mit den beobachteten ergaben die sog. residual errors,
als Folge der Unzulanglichkeit der Hypothese. Die absolut richtige
Annahme oder Hypothese wiirde alle ,,Fehlerriickstande® (residual
errors) auf Null reduzieren.

Nun dient bei einer groflen Zahl von Daten die Summe der Quadrate
der Fehlerriicksténde, wie sie aus den verschiedenen Hypothesen abge-
leitet werden, als Zeugnis fiir die relative Ubereinstimmung der Hypothese
mit der Wirklichkeit. Es hat diejenige Hypothese am meisten Anspruch
auf Richtigkeit, bei der die Summe der Quadrate ein Minimum ist.

HavrorD berechnete fiir die Annahme verschiedener Kompen-
sationstiefen aus 765 Lotabweichungen die Summe der Quadrate®):

Summe der Quadrate von
Annshme 765 Fehlerriickstinden

Losung B (extreme Starrheit, Tiefe der Kompensations-

flaiche unbegrenzt). . . . . . . . . . . . 107,385
Losung E (Kompensationstiefe 162,2 km) . . . . . . 10,297
Losung H (Kompensationstiefe 120,9 km) . . . . . . 10,063
Losung G (Kompensationstiefe 113,7 km) . . . . . . 10,077
Losung A (Kompensationstiefe 0 km) . . . . . . 18,889

1) Enzyklopidie d. math. Wiss. Bd. 4, 1. B., H. 2, 8. 140.

%) Geodetic operations in the United states 1906—1909. A report to the
general conf. of Intern. geod. assoc. und Wash. ac. of sc. proceed. Bd. 8, S. 25. 1906.

%) BARREL, J.: The strength of the earth’s crust. IV. Journ. of geol. Bd. 22,
S. 291. 1914. )

%) The figure of the earth ete. Governement printing office, Washington 1909/10.

5) Nach BARREL: Journ. of geol. Bd. 22, S. 150. 1914.
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Im Jahre 1906 bevorzugte HayrorDp den Wert G 113,7 km, spétere
Berechnungen fiihrten ihn 1909 zur Annahme des Wertes H 120,9 km.
Der wahrscheinliche Betrag der Kompensationstiefe wurde dann genauer
fiir die gesamten U. S. A. auf 122,2 km = 76 Meilen berechnet. Aller-
dings zeigen eine Reihe von Annahmen eine sehr geringe Abweichung
in der Summe der Quatlrate der Fehlerriickstinde, weswegen HAYFORD
eine andere Losung als G ebenfalls fiir moglich halt.

Es muf} betont werden, daf andere nicht weniger berechtigte Voraus-
setzungen zu anderen nicht wenig abweichenden Werten gefiithrt haben.
Es eriibrigt sich, hier weiter darauf einzugehen. Die absolute Tiefen-
lage ist fiir die Hypothese der Isostasie nicht von der Bedeutung,
wie vielfach betont wird. Es ist iiberhaupt zweifelhaft, ob der Aus-
druck ,,Ausgleichstiefe* oder ,,Kompensationstiefe** irgendwelcher physi-
kalischen Wirklichkeit entspricht. Es wird sich hier vielmehr um
eine machtige Ubergangszone handeln, innerhalb der sich infolge Druck-
und Temperatursteigerung allmihlich Eigenschaften im subkrustalen
Material entwickeln, die einen Ausgleich zulassen.

Fiir weitere Uberlegungen erscheint es zweckmiBig, eine Unter-
scheidung zwischen einer Ausgleichstiefe fiir die ganze Erde
und einer tatséichlichen Ausgleichszone fiir die einzelnen Erd-
krustenteile einzufithren. Die erstere, die Ausgleichstiefe fiir die
ganze Krde, ist eine theoretische Fliche, in der bei isostatischem Zustand
der Erdkruste die Gewichte der {iber ihr ruhenden Gesteinssiulen
gleichen Querschnittes gleich sind. Man bezeichnet dieses rein theo-
retische Niveau am besten als Ausgleichsniveau. Es ist eine Fliche,
die auf jeden Fall tiefer liegt, als die tiefsten horizontalen Dichteunter-
schiede in der #ufleren Erdzone.

Die Ausgleichszone fiir die einzelnen Erdkrustenteile wird im all-
gemeinen héher liegen, d. h. die Zone, wo sich bei Massenverlagerungen
infolge isostasiestérender Faktoren an der Unterseite der Erdkruste
der Massenausgleich, die Kompensation vollzieht. Man bezeichnet sie
am besten als Kompensationszone. Sie ist keine theoretische
Konstruktion, sondern eine Wirklichkeit, stellt jedoch keine Fildche,
sondern eine Zone von vielen Kilometern Machtigkeit an der Basis der
schwimmenden Erdkrustenschollen dar. Hier die Grenze von Sima
und Sal anzunehmen, liegt keine Veranlassung vor. Es werden sich
simatische Materialien bereits in der Lithosphére befinden, andererseits
wird salartige Substanz noch der sog. plastischen Schicht angehéren.

Das Niveau der Kompensationszone ist kein konstantes, sondern
liegt fiir die verschiedenen Erdkrustenteile in bezug auf den Erdmittel-
punkt verschieden hoch, je nach der Dicke der schwimmenden Schollen.
Die Kompensationszone hat auch fiir den einzelnen Punkt der Erdober-
flache kein konstantes Niveau ; sie wird durch isostasiestérende Faktoren
hoher oder tiefer gelegt. Es gibt also viele Kompensationstiefen, je
nach der Eintauchstiefe der einzelnen isostatisch selbsténdigen Schollen.
Unter den Kontinenten wird die Kompensationszone tiefer liegen als
unter den Ozeanboden, dagegen héher als unter den Hochgebirgs-
glrteln.
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Die Berechnungen von HayrorD fiir die Vereinigten Staaten sind
eine Festellung der Kompensationszone und bezichen sich auf die
Vereinigten Staaten als Gesamtheit.

Die nordamerikanische Literatur, besonders die vnohtlgen Arbeiten
J. BARrELS, bedienen sich einer etwas abweichenden Nomenklatur.
Fiir das Kompensationsniveau fithrt er den Ausdruck ,,Asthenosphére*
{= zone of weakness, Schwichezone) ein. Seine Gliederung des Erd
koérpers ist?):

Atmosphére,

Hydrosphire,

Lithosphére (= zone of compensation BARRELS),
Asthenosphére (= Kompensationsniveau des Verf.),
Zentrosphire oder Barysphare.

III. Die Schweremessung.

Es wird hier nur auf das vom geologischen Gesichtspunkte aus
‘Wissensnoétige eingegangen?). ’

Schweremessungen vermittels Pendelbeobachtungen sind ein wesent-
liches Mittel zur Beurteilung duBerer Zonen der Erde geworden. Dieses
Mittel in seiner Bedeutung fiir die Erforschung der Erdkruste und des
Erdinneren erkannt zu haben, ist das Verdienst des bekannten, 1917
verstorbenen Berliner Geophysikers HerLmurT. Die praktische Durch-
fibrung der Forschung férderte vor allem der dsterreichische Oberst
vON STERNECK, dessen transportabler Pendelapparat heute allgemein
in Gebrauch ist.

Zwei Arten von Messungen sind zu unterscheiden: absolute Schwere-
messungen und relative. Bei den absoluten Messungen miissen
alle konstanten Fehlerquellen vermieden werden, resp. mufl ihr Einfluf3
exakt bestimmt werden. Sie sind daher sehr miihevoll. Beirelativen
Messungen spielen die konstanten Fehlerquellen gar keine Rolle,
soweit sie Beobachtungsort und Bezugsbasis gemeinsam betreffen.
Dadurch ist eine Vereinfachung der instrumentalen Hilfsmittel ermég-
licht, so daB sich relative Messungen fiir Beobachtungen auf Reisen
besonders gut eignen. Fiir die Feststellung der Verteilung der Schwere
auf der Erdoberfliche gentigen sie vollauf.

1) Ba®rEL, J.: The strength of the earth’s crust. VI. Journ. of geology Bd. 22,
S. 6569, 1914.

2) Ich folge hier in wesentlichen Teilen den Ausfithrungen von MESSERSCHMITT,
J. B.: Die Schwerebestimmung auf der Erdoberfliche. Braunschweig, Verlag
Vieweg 1908. — HurmerT: Enzyklopidie der mathem. Wissensch. Bd. 4, 1. B.,
H. 2. —Kossmar, F.: Abhandl. d. Sachs. Akad. d. Wiss. Bd. 38. Leipzig 1921 —
Kossmar, F.: Geolog. Rundschau Bd. 12, 8. 105. 1921. — NIETHAMMER, TH.:
Zur Theorie der isostat. Reduktion der Schwerebeschleumgung Verhandl. d.
Naturf. Ges. Basel Bd. 28. 1917. — Ders.: Die Schwerebestimmungen der schwei-
zerischen geodatischen Kommission und ihre Ergebnisse. Verhandl. d. Schweiz.
naturf. Ges. Schaffhausen. 1921. — Eine beachtenswerte Zusammenfassung iiber
die Schweremessung und die Verteilung der Schwerkraft hat J. KONIGSBERGER in
W. Saromons Grundziigen der Geologie, Stuttgart, 1922, S. 13, geschrieben.
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Man verwendet dabei den STERNECKschen Pendelapparat mit
invariablem Halbsekundenpendel (25 cm) und den sog. Koinzidenz-
apparat. Dieser Apparat ermdglicht es, die Schwingungen des Pendels
am Beobachtungsort zu vergleichen mit den Schwingungen des Pendels
einer astronomischen Pendeluhr, deren Gang durch astronomische
Zeitbestimmung kontrolliert wird.

Bekannt ist dann die Schwingungszeit des Halbsekundenpendels T,
und die Schwere g; am Ausgangsort (Hauptstation). Gemessen wird
durch Vergleich mit dem astronomischen Pendel die Schwingungszeit
am Beobachtungsorte 7',. Nun verh#lt sich bei gleicher Pendellinge
die Schwerkraft oder Schwerebeschleunigung zweier Orte umgekehrt
wie das Quadrat ihrer Schwingungszeiten:

. 1 . 1
91:92 le ng

Daraus 148t sich die Schwerkraft ¢, des Beobachtungsortes ohne weiteres
berechnen.

Die Messungen werden mit Vornahme aller méglichen Korrekturen
(fir Temperatur, Luftwiderstand, Mitschwingen des Pendelstatives,
Gang der Beobachtungsuhr usw.) vorgenommen.

Fiir Messungen auf dem Meere ist der STERNECKsche Pendel-
apparat nicht verwendbar. Nach mehreren anderen Versuchen hat sich
dafiir folgendes Verfahren von H. Momw als brauchbar erwiesen: Man be-
rechnet aus den Angaben des Siedethermometers den wahren Luftdruck.
Daneben beobachtet man gleichzeitig den Stand eines Quecksilber-
barometers. Der Unterschied beider gibt die Schwerekorrektion des
Barometers, und daraus erhilt man die Schwere selbst. Die auf diese
Weise gewonnenen Werte bleiben allerdings an Genauigkeit hinter den
auf dem Lande gemessenen Ergebnissen zuriick.

Mit dem auf die eine oder die andere Art gefundenen Werte von g
eines Beobachtungsortes ist nun zunichst kein Wert ermittelt, der
irgendwie direkt verwendbar wire. Thm haften alle Nebenséchlichkeiten
an, die durch die zufillige Lage des Beobachtungsortes bedingt sind.
Es miissen eine Reihe von Korrekturen (Reduktionen) vorgenommen
werden, die es erst ermoglichen, den Wert mit denen anderer Beobach-
tungsorte in Vergleich zu setzen.

Es wird zunschst eine Bezugsfliche bendtigt, auf die alle Schwere-
messungen bezogen werden: man hat dazu das (Geoid gewahlt. Dieses
ist eine Gleichgewichtsfliche, die an der Erdoberfliche unter dem
EinfluB der Gravitation, also unter dem Einflu8l der anziehenden Land-
und Wassermassen und bei der Rotation der Erde in bezug auf den
Fixsternhimmel, vorhanden ist. Als eine solche Flache wird die Meeres-
oberfliche betrachtet. W.TRABERT!) definiert als Gestalt der Erde jene
Gleichgewichtsflache, die das Meer in ruhigem Zustand einnimmt,
und welche die Oberfliche des Meerwassers in einem Kanalnetz ein-
nehmen wiirde, wenn man sich alle Kontinente mit einem solchen
iiberzogen denkt, das mit dem Meere kommuniziert.

1) TraBERT, W.: Kosmische Physik, S. 312.
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Aber das ist keine ideale Niveaufliche. Man darf sich das Geoid,
die Gestalt der Erde nur im groBen ganzen durch das Mittelwasser des
Meeres verwirklicht denken. Eine ganze Reihe von Einfliissen bedingt,
daB die Oberfliche des Meeres nicht genau eine Gleichgewichtsfliche

a)
/
b
/ Meeresniveau
//%
/ /
c) e
Meeresniveau
; / ﬁ?
/ ,
7% (féeo/*a‘ wery) .%' beobackrer. Werr)
d)
Meeresniveau

Abb. 2. Darstellung der verschiedenen Schwerewerte.

ist. Das Rotationsellipsoid stellt eine Annsherung an das durch die
Meeresoberfliche repriasentierte Geoid dar. Nach Untersuchungen von
HerMERT weicht das Geoid im Maximum nach oben und nach unten
nicht mehr als je 100 m vom Rotationsellipsoid (Referenzellipsoid) ab.

Wir gehen aus von der Schwerebeschleunigung g am Beobachtungs-
orbe P (Abb. 2,a). Es mull zunichst eine Korrektur vorgenommen
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werden: die sog. topographische Korrektion oder der Gelande-
ausgleich. Die Schwerebeschleunigung auf einer Bergspitze von
1000 m Hohe ist geringer als auf einer Hochebene von 1000 m Héhe,
da im ersten Fall ein Ausfall von anziehender Masse in der Umgebung
des Gipfels vorhanden ist. Eine positive Korrektion gleicht diesen
Unterschied aus. Die Korrektion ist auch fiir eine Talstation positiv,
weil hier die iiber das Niveau des Beobachtungspunktes in der Nach-
barschaft hinausragenden Massen schwerevermindernd wirken. Es
braucht dabei nur die Umgebung von wenigen Kilometern Umkreis
beriicksichtigt zu werden, da die Abnahme der Anziehung mit der Ent-
fernung schnell wachst (Abb. 2, b). Liegt ‘also der Beobachtungspunkt
nicht auf ebenem Terrain, so ist die stets positive Gelindekorrektur
vorzunehmen. Aus dem Wert g erhdlt man so den Wert ¢°. Die
Differenz ¢’ — g ist die Gelindereduktion.

Damit nun die beobachteten Werte von g resp. g’ verschiedener
Stationen miteinander verglichen werden kénnen, miissen sie alle auf
das gleiche Niveau bezogen werden, als das man die Geoidfliche gewihlt
hat, die mit dem Meeresspiegel und seiner Fortsetzung unter den Kon-
tinenten zusammenfillt.

Auf diese Hohe 0 denkt man sich den Beobachtungsort einschlieB-
lich seines tiber dem Meere gelegenen Gesteinssockels herabgedriickt.
Die Ableitung dieser Reduktion auf den Meeresspiegel findet sich bei
J. P. MEssErscEHMITT!). Der beobachtete Stationswert wird hierbei
vermehrt um eine GréBe?) 4g, welche der Zunahme der Schwere in
freier Luft von der Stationshéhe H bis zum Meeresspiegel entspricht.
Es ist

2
Ag=+'1'3g'H:

worin g den Schwerewert, B den mittleren Erdradius und H die Meeres-
hohe der Station bezeichnet. Es ist dann der neue Wert

go=g+4g.
Das ist die sog. FaymEsche Reduktion. Wir erhalten so infolge
Kondensation auf das Meeresniveau den Wert (Abb. 2, ¢):

2
go (resp. g7) = g (resp. ¢) + 7 - H.

Die Werte g, und g, enthalten in sich noch die anziehende Wirkung
der Gesteinsmasse zwischen dem Beobachtungsort und der Geoidober-
flaiche. Es ist fiir Vergleichszwecke von Bedeutung, die Schwere zu
berechnen, die an der Geoidoberfliche nach vélliger Beseitigung des
Reliefs herrscht. Es ist daher nétig, die anziehende Wirkung der eben-
erwshnten Gesteinsmasse zwischen Beobachtungsort und Meeresniveau

1) L. e 8. 117.

%) Der Wert wird mit A g bezeichnet. Da aber der spiter abzuleitende Aus-
druck fiir die Totalschwere (g, — y,) ebenfalls unter dieser Bezeichnung geht, wire
es angebracht, fiir den obigen Wert der Faveschen Reduktion einen anderen
Ausdruck einzufiihren.
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auszuschalten. Es ist das das BougurRsche Reduktionsyverfahren,
Danach denkt man sich die Gesteinsmassen oberhalb des Meeresniveaus
nicht. auf dieses kondensiert, sondern ganz beseitigt. Bringt man den
Wert, welcher der Anziehung einer unendlich ebenen Gesteinsplatte

von der Héhe H im Meeresniveau entspricht — er ist gleich
3 D H
E— D——n; . E - g
— in Abzug, so erhilt man den Wert:
beob. Gelinde- Reduktion auf Ausschaltung der
Stirke 1eduktmn Me;resnjt‘yesiu 3 Gestzl)nspla;:{e
— _ “d _ 2. el |
9, =g + (¢ g)+ 5 "D, g »

der die Schwerebeschleunlgung inder Geoidflache unter dem
Beobachtungspunkte bezeichnet und nur iiber die Schwereverhilt-
nisse unter der Geoidfliche Auskunft gibt.

Die fiir ¢, g, und g; gefundenen Werte, reine Beobachtungs-
werte, sind wir in der Lage auszuwerten, wenn wir sie mit den ent-
sprechenden theoretischen Werten vergleichen.

Alle theoretischen, errechneten Werte werden mit y bezeichnet.
7, ist die nach Fave auf das Meeresniveau reduzierte Normalschwere
der betreffenden Beobachtungsstation entsprechend jhrer geographischen
Breite. Vorausgesetzt ist dabei gleichmafiige Massenschichtung im
Erdinneren und das Fehlen jeden Reliefs. Es mufl betont werden, da@
sich y, auf ein Rotationsellipsoid bezieht, wohingegen die Werte g, go, 95
auf die Geoidoberfliche Bezug nehmen, die sich infolge ungleichmaiger
Massenschichtung nicht ganz mit dem Rotationsellipsoid deckt. So
betréigt z. B. in den Tiroler Alpen die Erhebung des Geoids iiber das
Rotationsellipsoid 13 m, in Zentralasien ein Mehrfaches davon. Fir
Europa ist die Abweichung jedoch stets so klein, dall sie unberiick-
sichtigt bleiben kann.

Setzt man diesen theoretischen Wert in Vergleich mit dem beobach-
teten, so ergeben sich zwei wichtige Differenzen:

1. Die Differenz g, — y, = A gist die auf das Meeresniveau bezogene
sog. totale Schwerestérung am Beobachtungsort. Sis sagt aus,
um wieviel die nach Favre auf das Meeresniveau reduzierte Schwere g,
abweicht von dem normalen, theoretischen, nach Fave reduzierten
Schwerewert y,. Ist.der Wert g, — y, positiv, so ist die beobachtete
Schwerebeschleunigung zu grof}, es darf auf einen Massentiberschuf}
geschlossen werden. Doch ist damit iiber die Lage des Uberschusses
nichts gesagt. Ist der Wert gleich 0, so besteht keine Isostasiestorung.
Dem sichtbaren Masseniiberschufl muB unter der Geoidflache ein &qui-
valenter Massendefekt entsprechen. Ist schlieBlich der Wert g, — v,
negativ, so besteht die Stérung in einem Massendefekt, das Gebiet ist
unterkompensiert.

1) Es bedeutet g die beobachtete Schwere, H die Meereshéhe der Beobachtungs-
station, B den mittleren Erdradius (6370,3 km), D die Gesteinsdichte der aus-
geschalteten Gesteinsmasse, D,, das mittlere spezifische Gewicht der Erde (5,52).
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Beobachtungsstationen, die tiber der mittleren Gebirgshéhe eines
Gebietes liegen, miissen zu grofle, Beobachtungsstationen in Talern
unter der mittleren Hohe eines Gebietes miissen zu kleine totale Schwere
aufweisen, wenn fiir das gesamte Gebiet Kompensation besteht.

Der Wert g, — y, ist also zur Darstellung von Kurven gleicher
totaler Schwerestérung und zur Beurteilung des Stadiums der Kompen-
sation nicht ohne weiteres geeignet. Er kommt héchstens fiir Flachlands-
gebiete in Frage, wo die Hohendifferenzen gering, da die Anziehung
einer ebenen Platte, deren Ausdehnung im Verhéltnis zu ihrer Dicke
sehr groB} ist, in erster Linie von ihrer Dicke abhingt. Im Gebirge
wiirde die graphische Darstellung durch Verbindung von Punkten
gleicher totaler Schwerestérung infolge der Zufalligkeiten des Boden-
reliefs ein wenig sagendes Bild ergeben, das hochstens als Gesamtheit
gegenuber einem Vorland einige Bedeutung hitte.

Um eine Reduktion zur Priifung des isostatischen Zustandes
einer Station herbeizufithren, kann man verschiedene Wege einschlagen.
Der Beobachtungswert ¢ einer Station P kann auf die Basis des Meeres-
spiegels reduziert (g,) und dann mit einem entsprechenden theoretischen
Wert (y,) verglichen werden (4g = g, — y,). Auf die Unzulanglichkeit
djeser isostatischen Reduktion wurde bereits hingewiesen. Es kann
aber auch umgekehrt der Wert y, durch Reduktion auf das Niveau
der Beobachtungsstation P verschoben werden. Ein Verfahren dieser
Art hat HavyrForDp angewendet:

Die Hayford- Reduktion?!). HavyrForp konstruiert den Aus-
druck g —g,, worin g der beobachtete Wert einer Schwerestation P
ist, g, dagegen der aus y, berechnete Wert fiir die Beobachtungs-
station. Dieser letztere wird gewonnen unter Hinzuziehung veirschiedener
hypothetischer Annahmen.

Den Ausgangspunkt bildet die Schwere y, am Punkte senkrecht
unter P, in Meereshéhe. Dieser Wert der normalen theoretischen
Schwere im Meeresniveau wird vermittels der normalen Freiluft-
reduktion (nach FAYE, nur umgekehrt angewendet) auf das Niveau
der Beobachtungsstation P reduziert.

y=7o—A4g,.
Die nun zu beriicksichtigende attraktive Wirkung der Massen denkt

sich HavroRrD zerlegt in die Wirkung der dufleren Massen (4 g,) und die
des Massendefektes unter dem Meeresniveau (4 ¢,). Es ist ihre Resultante

Adg;=Ag, + Ag..

Um diese Werte ‘berechnen zu kénnen, macht Hayrorp folgende
Voraussetzungen: Wenn die #ufleren, oberhalb des Meeresspiegels
befindlichen Massen vertikal verschoben und unter den Meeresspiegel
bis zur Ausgleichstiefe vollig gleichmiBig verteilt werden, wird eine
homogene Trdkruste erzeugt. Ebenso, wenn der Masseniiberschufl

1) HayrorD and Bowig: The effect of topography and isostatic compensation

upon the intensity of gravity. Coast and geodetic survey. Spec. publication.
Washington 1912, Nr. 10.
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unter dem Meere zum- Ausgleich des Massendefektes des Meeres gleich-
maBig bis zum Meeresspiegel verteilt wird, was nichts anderes bedeutet,
als daB das Oberflichenrelief die alleinige und restlose Funktion der
Dichteverteilung darunter sei. Und zwar soll die isostatische Theorie
dabei fiir Gesteinssiulen von kleinstem Durchmesser Giiltigkeit besitzen.

Diese auch nach Hayrorp véllig hypothetische Annahme ermdglicht
es, die Resultante aus der attraktiven Wirkung der dubleren Massen
und der der Anomalie (Schwereiiberschufl resp. Defekt) zu berechnen.
In der Annahme, daB die Ausgleichstiefe bekannt ist, erhalt man
zundchst Werte fiir die Dichte des Masseniiberschusses unter dem
Meere resp. des Defektes unter den Kontinenten, woraus 4g, und
g, abgeleitet werden koénnen?).

Die Normalschwere im Stationsniveau (g,) erhalt man, wenn man
den Wert y um 4g; vermehrt, dann ist

gc=7+Agi=7/o"’Aga+Agi-

Diese Normalschwere im Stationsniveau (g,) wird mit der beobach-
teten Schwere g der Station verglichen: l

g—ge=9+ dg.— Ag:— 7,.

Die rechte Seite der Gleichung enthilt nur bekannte oder als bekannt
angenommene Werte. Die so gewonnenen Zahlen sind der Karte der
Schwereanomalien von HaYFORD und BowiE zugrunde gelegt. Diese
Werte sind keine isostatischen Beobachtungswerte, sondern be-
ruhen auf derVoraussetzung verschiedener hypothetischer Annahmen.

Tr. NIETHAMMER hat gezeigt?), daB die kartographische Darstellung
der HayrorDschen Werte gegeniiber den BouaUERschen eine deut-
liche Abhangigkeit von der Gebirgshéhe und von der mittleren Meeres-
hohe des Gebirges erkennen lassen. Er sieht das als eine Folge der nicht
zutreffenden Voraussetzung HavForDs an, dall kleinste Gesteinssiulen
der Erdkruste sich im Gleichgewicht befinden sollen. Jede Annahme,
die der isostatischen Reduktion groBere Flachen zugrunde legt, d. h.
die voraussetzt, daB Gesteinssaulen von groBem Querschnitt — deren
Ausmaf allerdings noch véllig ungewil ist — dem Prinzip der Isostasie
gehorchen, wird auf jeden Fall fiir die isostatische Reduktion richtigere
Werte erzielen als auf Grund der HayrForDschen Voraussetzungen.
Fiir diese Berechnungen ist es dann erforderlich, die mittlere Meereshéhe
der betreffenden Fliche zu berechnen. Dann kann aber die isostatische
Reduktion Ag¢; nicht mehr nach dem Hayvrorpschen Verfahren vor-
genommen werden; es mull vielmehr die Komponente der duBeren
Massen Ag, an Hand der tatsichlichen Gestalt der Erdoberfliche
und die Komponente Ag, des Massendefektes résp. -iiberschusses
_auf Grund der mittleren Hohe des Gebietes gewonnen werden.

NierEAMMER legte seinen Berechnungen der isostatischen Reduktion
einen quadratischen Sgulenquerschnitt von 8 km Seitenlinge zugrunde,

) Vgl. NIETHAMMER, TH.: Zur Theorie der isostatischen Reduktion der Schwere-
bestimmung. Verhandl. d. Naturf. Ges. Basel Bd. 28, S. 208. 1917.
2) 1. c. S. 211,

Born, Isostasie. . 2
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so daf dann die mittlere Meereshdhe eines Gebietes von 64 qkm Flache
zu berechnen war. Wire die Kompensation innerhalb solcher Siulen
von 64 gkm Querschnitt vollkommen, d.h. wiren die oberirdischen
Massen durch einen entsprechenden Defekt unter dem Meeresspiegel
ausgeglichen, so miilite die isostatische Schwereanomalie (g — g,) sich
innerhalb der durch Beobachtung und Reduktion bedingten Fehler-
grenzen von + 0,005 cm/sec halten. Abweichungen miiliten als Zeichen
storender Massen aufgefallt werden.

Die Schweizerischen Schwerewerte hat - NteETHAMMER!) in dieser
Weise reduziert und kartographisch dargestellt. Das Resultat ist fiir
die Schweiz ein groBziigiger Wechsel von Defizit und Uberschu. Der
hier eingeschlagene Weg scheint geeignet, den isostatischen Zustand
eines Gebietes relativ einwandfrei zur Darstellung zu bringen. Doch
darf man nicht aufler acht lassen, daf dieses Verfahren in bezug auf
seine Bewertung zur Beurteilung eines isostatischen Zustandes einen
prinzipiellen Nachteil besitzt: es kombiniert beobachtete Faktoren
mit solchen hypothetischer Natur.

F. KossmaT hat einen anderen, vereinfachten Weg vorgeschlagen?):
Man ermittelt fiir besondere ausgewahlte Gebiete, z. B. Harz, Alpen,
aus der Hohenschichtenkarte die Durchschnittshéhe der Umgebung der
Stationen3), ferner aus dem geologischen Aufbau seine mittlere Dichte,
und berechnet daraus das wirkliche Gewicht. Ferner entnimmt man aus
der Isanomalenkarte?) die mittlere Machtigkeit und die Dichte der
ideellen stérenden Masse. Besteht volle Isostasie, so muB ein Massen-
defizit durch das Gewicht der errechneten Gesteinsmasse ausgeglichen
werden. Die Methode ist gegeniiber den vorhergehenden weniger genau,
hat aber den groBen Vorzug, frei von jeder hypothetischen Annahme
zu sein.

Eine noch mehrvereinfachte Methodehabe ich benutzt (vgl. Kap. VIII):
* Man rechnet die Hohe der Beobachtungsstation auf die mittlere Meeres-
hohe ihrer Umgebung in einem Umkreis von 25 km Radius um und
bringt an dem Wert der totalen Schwerestérung (g,—y,) eine ent-
sprechende Korrektur an, indem man beriicksichtigt, dafl eine Gesteins-
platte von 10 m Machtigkeit und der Dichte von 2,4 in Meereshéhe
eine Attraktionswirkung hat, die einer Einheit der dritten Dezimale
von ¢ in Zentimetern entspricht. Fiir Beobachtungsstationen iiber
dem mittleren Niveau der Umgebung mufB3 der Wert 4 ¢ um den Betrag
der attraktiven Wirkung einer Gesteinsplatte von der Dicke (Meeres-
héhe der Station/mittleres Niveau) vermindert, bei Stationen unter
dem mittleren Niveau des Gebietes um einen entsprechenden Betrag
vergrofert werden. Der Nachteil dieser Methode liegt einmal in der
Beriicksichtigung eines zu kleinen Umkreises und zweitens in der AufBer-

1) NIETHAMMER, TH.: Verhandl. d. Schweiz. naturf. Ges. Schaffhausen 1921, S. 2.

2) Abh. Séachs. Akad. d. Wiss. Bd. 37, S. 7.

3) Bei der Berechnung der mittleren Gebirgshéhe in der Umgebung der Stationen
wurde in Nordamerika ein Umkreis von 100 engl. Meilen = 161 km beriick-
sichtigt (HELMERT: Enzyklopadie S. 150).

4) Die Isanomalenkarte bringt die unter der Geoidflache bestehenden Anomalien
der Schwere zur Darstellung. Vgl. dariiber weiter unten.
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achtlassung aller Differenzierung der Umgebung. Die Methode gibt
aber vermutlich recht giinstige Anniherungswerte. Ein Vergleich ihrer
Ergebnisse mit denen anderer Methoden wire wiinschenswert. —

2. Die zweite fiir die geologische Auswertung von Schweremessungen
besonders wichtige Differenz ist die zwischen der Schwerebeschleunigung
im Beobachtungspunkt unterhalb der Geoidfliche g; und der normalen
Schwere in Meereshdhe y,

49" = g5 — 7,

Diese Differenz gibt die Schwerestérung an, die an der Oberfliche
des festen Geoids an der Beobachtungsstation besteht, wenn man alle
Unebenheiten der Erdoberfliche bis auf MeereshShe beseitigt denkt.
Man bekommt also hier ein Mittel zur Bewertung der Massenstérungen
unterhalb der Geoidoberfliche in die Hand. Auf diese Weise ist man
in die Lage versetzt, das Verhalten tieferer Teile der Erdkruste zu
beurteilen. °

Ein positiver Wert von Ag”’ kiindet einen Masseniiberschufl
unterhalb der Geoidfliche am Beobachtungsort an, ein negativer Wert
deutet auf Massendefizit, beides gegeniiber der Normalschwere y,.
Die Ziffern erhilt man in Einheiten der dritten Dezimale von ¢ in Zenti-
metern, also in tausendstel Zentimeter Beschleunigung pro Sekunde.
Driickt man die Beschleunigung in ideeller storender Masse aus, so ent-
spricht jedem 0,001 cm von Ag”, also jeder Einheit der dritten Dezi-
male von ¢ in Zentimetern die Attraktionswirkung einer auf Meeres-
niveau kondensierten, unendlich ausgedehnten Gesteinsplatte von
10 m Dicke bei einem spezifischen Gewicht von 2,4.

Diese Umsetzung in ideelle stérende Masse ist nicht ganz korrekt.
HrriMeRT!) wies darauf hin, daB die nachgewiesenen Uberschiisse
resp. Defizite an Gesteinsmasse sich auf eine sehr michtige Zone der
Erdkruste verteilen, die Zehner von Kilometern betragen kann, woraus
zu schlieBen ist, daB das Defizit resp. der UberschuB an Gesteinsmasse
in facto gréBer ist als die durch Kondensation auf Meeresniveau theo-
retisch errechneten Werte.

In kompensierten Gebieten mufl an Beobachtungsstationen iiber dem
Meeresspiegel (z. B. Gebirgsstationen) der Wert 4 ¢’ negativ sein, und
zwar ansteigend mit der Meereshéhe der Station, da das Dichtedefizit
unter der Geoidfliche seinen Ausgleich findet in den Masseniiberschiissen
der Oberfliche. Das Defizit in ideelle storende Masse umgesetzt muf die
gleiche Machtigkeit haben wie die iiber dem Meere befindlichen Gesteins-
massen.

Die Zusammenstellung von 4g”’-Werten zu einer Karte ist nicht
neu. Geologisch von Bedeutung ist allein die Karte, die F. KossMaT
als Unterlage seinen grundlegenden Betrachtungen iiber die Zusammen-
hinge zwischen Gebirgsbildung und Schwereanomalien beigegeben
hat?). Die Kurven dieser Karte, die das mitteleuropiische Gebiet um-
faBt, verbinden Punkte gleicher Schwereanomalien. Von F. STUDNICKA

1) HermerT: Enzyklopddie der math. Wissensch. Bd. 4, 1. B., H. 2, 8. 106.
2) Kossmat, F.: Abh. Séichs. Akad. d. Wiss., Math.-phys. K1., Bd. 38. 1921,

%
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unter dem Namen ,,Isogammen® eingefithrt, werden diese Kurven
richtiger, da sie nicht Orte mit gleichem y verbinden, mit dem Namen
Isanomalen belegt, da durch sie Punkte gleicher Dichteanomalie ver-
bunden werden. Schon ein fliichtiger Blick auf die Karte zeigt die
Bedeutung dieser Art von Zusammenstellung von Schwereanomalien
zur Beurteilung des Untergrundes. Mit den Einzelheiten der Auswertung
werden wir uns spiter (Kapitel IV) zu befassen haben.

Ich gebe zum Schluf eine Ubersicht der erwahnten Werte:

g = beobachtete Schwerebeschleunigung am Beobachtungs-
orte, gemessen in Zentimetern pro Sekunde, z. B. fiir
Potsdam g = 981,274 cm/sec.

g’ = g -+ Gelandekorrektur (stets positiv).

9, resp. ¢, = Schwerebeschleunigung am Beobachtungsort, Gesteins-
masse iiber Meeresniveau in das Meeresniveau unter
den Beobachtungsort kondensiert gedacht, sog. Faye-
sche Reduktion.

gs = ¢, resp. go, welches von der Attraktionswirkung der
iiber Meeresniveau liegenden Gesteinsmasse befreit
wird, sog. Bouguersche Reduktion.

y = theoretische Schwerebeschleunigung am Beobach-
tungsort.

v, = theoretisch abgeleiteter Normalwert der Schwere-
beschleunigung, nach Fave aus v reduziert auf
Meereshohe, entsprechend der geographischen Breiten-
lage.

Ag =g, — 7., totale Schwerestorung am Beobachtungsort,
auf Meeresniveau bezogen.
g — g, =sog. Hayfordsche Schwerestérung.
Ag” = g — y, = Schwerestérung, die im Meeresniveau am
Beobachtungsort unter der Geoidfliche besteht.
g wird in Zentimetern angegeben, also in Dymnen.
Ag und Ag” in Einheiten der dritten Dezimale von g in Zentimetern,
also tausendstel Zentimeter Beschleunigung pro Sekunde.
0,001 cm Beschleunigung entsprechen einer Gesteinsplatte in Meeres-
niveau von 10 m Dicke bei einer Dichte von 2.4.

HavrorD berechnet, dafl sich entsprechen:

0,003 Dynen 100 Fuf Gestein von 2,67 Dichte
oder 0,001 ,, 10,15 m . 2,67,
11,29 m s ’y 2,4 i)

BarreL hilt den Betrag der Gesteinsmichtigkeit fiir zu niedrig
und gelangt zu dem Resultat!), daB:
0,0024 Dynen 100 FuB von 2,67 Dichte entsprechen,
also 0,001 ’ 1277 m ,, 2,67
oder 0,001 ” 1414m ,, 24 »

1) BARREL, J.: Journ. of geology Bd. 22, S. 311. 1914.
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Ein auflerordentlich wichtiges, nach einheitlichen Prinzipien fiir die
ganze Erde durchgerechnetes, gravimetrisches Zahlenmaterial enthalten
die Berichte von E. Borras in den Verhandlungen der 14. allgemeinen
Konferenz fiir internationale Erdmessung, Berlin 1912, 3. Teil, und die
Verhandlungen der 17. allgemeinen Konferenz fiir intern. Erdmessung
Bd. 9, 2. Teil. Berlin 1914.

Die Genauigkeit der Schweremessungen. Die Kenntnis
des mittleren Fehlers bei den Schweremessungen ist in Hinsicht auf
ihre Verwendbarkeit fiir geologische Betrachtungen von Bedeutung.
Als mittleren Fehler einer relativen g-Bestimmung bei den Messungen
des PreuBlischen geoditischen Instituts zu Potsdam gibt E. Borras
--0,0018 cm an?).

Havrorp und Bowik geben als wahrscheinlichen Beobachtungs-
und Berechnungsfehler fiir ihre isostatischen Reduktionswerte 0,003 bis
0,004 cm an, der sich in seltenen Fallen bis zu 0,010 em steigern kann 2).

Bei den Messungen auf dem Meere ist die Genauigkeit etwas geringer.
O. HECKER berechnete den mittleren Fehler einer Schwerkraftbestim-
mung auf dem Meere zu 0,030 cm?), was einem Betrage von 300 m Ge-
stein von der Dichte 2,4 gleichkommt.

Eine Vergroferung der Ungenauigkeit wird bei der Berechnung des
Wertes 4g” durch Schétzung der Dichte suBerer Erdkrustenteile iiber
dem Meeresspiegel herbeigefiihrt. Diese Werte sind besonders bei &lteren
Messungen nicht immer mit einem von geologischem Gesichtspunkte
einwandfreien Betrage in Rechnung gestellt worden.

Eine weitere Steigerung der Unsicherheit bringt die Reduktion der
nichtdeutschen Stationen auf das Potsdamer System mit sich. Die
fiir geologische Untersuchungen als Unterlage dienenden auBerdeutschen
Schweremessungswerte finden sich vorwiegend in den Berichten von
E. Borras 1911 und 1914. Hier sind alle relativen Schweremessungen
bis zum Jahre 1912 aufgenommen und auf das Potsdamer System
reduziert worden. Die Methode der Reduktion ist von Borras im Be-
richt 1911, 8. 3, eingehend dargelegt worden. Die Beziehung aller
relativen Messungen auf die Potsdamer Fundamentalkonstante erfolgte
durch eine Netzausgleichung. Durch diese Reduktion erfuhr die Genauig-
keit der Werte eine geringe Minderung, die jedoch im allgemeinen nicht
liber eine mittlere Unsicherheit von + 0,002 cm hinausgeht4). Nur
fiir die indirekt gewonnenen, nicht direkt an einen Vertreter der Netz-
punkte anschlieBende Reduktionen ist der Genauigkeitsgrad der
Ausgleichungsergebnisse stirker herabgesetzt; hier betrigt die Unsicher-
heit, in Fallen, wo es sich um relative Messungen handelt, selten iiber
+4- 0,005 cm. ,

So ergibt sich fiir alle von Borras auf den Potsdamer Normalwert
umgerechneten Stationen eine weitere Unsicherheit von -+ 0,002 c¢m
1) 1911, S. 83.

?) Hayrorp and Bowrs: The effect of topography and isostatic compensation
upon the intensity of gravity 1912. 8. 79.
zg 1Zent1:311()21161@3,11 d. Intern. Erdmess., Vertff., N. F. 1908, Nr. 16, S. 225.
. C. D, .
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resp. 0,005 cm. Insgesamt wiirde sich also ein mittlerer Fehler von
mindestens 40,0038 cm ergeben, was bedeutet, daf3 Gesteinsmassen,
die in ihrer attraktiven Wirkung einer Gesteinsplatte von 38 m und
einer Dichte von 2,4 entsprechen, sich der Beobachtung entziehen
konnten. Voraussetzung ist dabei, daf die auBerdeutschen Messungen
von gleicher Genauigkeit sind wie die deutschen.

Es ist daher nicht zu erwarten, dafBl alle geologischen Vorginge,
wie z. B. solche der Sedimentation resp. Abtragung, soweit sie nicht
sehr hohe Betrage erreichen, sich im Schwerezustand abbilden.

Es ist nun von nicht geringem Interesse, die g-, 4 ¢- und A g”-Werte
der mehrfach gemessenen Stationen zusammenzustellen, um am Grade
der Ubereinstimmung den Genauigkeitsgrad der Messungen zu kontrol-
lieren. Die Stationen 1. Ranges wurden zur Ankniipfung des Netzes
mehrfach von verschiedenen geodatischen Kommissionen gemessen.
Die Mehrzahl derartiger Falle ist (nach E. Borras 1911 und 1914) in
folgender Tabelle zusammengestellt:

Ver, d . . Hoh 4 Ag”
ﬁie—m}f:i%n es Statjon ) Dichte (:ne c(:n Jahr ! CIZ ch 7
Osterreich Wien 2,5 183 | 980, 860 1894 — 91 410
Deutschland v 2,6 183 861 —_— — 8| + 11
Schweiz " 2,5 | 183 875| 1897 4+ 6| + 25
PreuBen Potsdam 2,0 87 | 981,276 e + 19 | + 26

» » 2,0 87 274 — 417 | + 24
Déanemark ' 2,0 87 2751189596 | - 18 | + 25
Schweden . 2,0 87 27711895—96 | + 20 | -+ 27
Finnland ’s 2,0 87 272 1896 + 15 | + 22
Schweiz " 2,0 87 288 1902 + 31| + 384
Preuien Kopenhagen | 2,0 18 559 1898 + 1|+ 3
Dénemark " 2,2 14 559 — 0!+ 1
Osterreich Rangun 2,4 12 1978, 537 1897 + 81 | + 82+

2.4 12 644 1894 188 | +189-+

? ” i 425, 1896 — 31 | — 30+
Deutschland . 2,4 34 474 1905 + 20| + 23
RufBland Paris 2,3 60 980,938 1893 — 11— 5
Osterreich » 2,3 60 947| 1893 — 2 4
Baden " 2,3 61 9431 1900 — 6 0
Frankreich . 2,3 61 943 1909 — 6 0
Ttalien ‘ " 2,3 61 936| 1892 — 13 7
U.S. A, ! ' 2,3 74 969 | 1876 + 23 30+

» » 2,3 62 942 1900 — 17 1
Osterreich Bangkok | 2 71978,278| 1895 | — 42 | — 41
Deutschland » 2,2 7 321 1904 + 1|+ 2
Schweden Stockholm | 2,5 45 | 981, 843 — — 10} — 5
RuSBland . 2,5 45 845| 1901 — 81— 3
Schweiz | Miinchen 2,2 | 529 980,739 | 1893 — 47| + 2
Bayern . 2,15 | 525 733 —— — 52| — 5
Osterreich ' 2,2 | 529 719 1891 — 67 | + 18+

Hier zeigt sich die interessante Tatsache, dafl in einer nicht geringen
Zahl von Fillen das MaB der Abweichungen in den Messungen der
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gleichen Station iiberraschend groB ist. Einige besonders stark abwei-
chende Werte wurden von BorrAs schon als unverwendbar bezeichnet
(+). Ohne die Werte im einzelnen zu diskutieren, lehrt uns die Gesamt-
heit, daB schon diese wenigen Standartstationen mit relativ giinstigen
MeBbedingungen bei wiederholter Messung starke Differenzen aufweisen.
Das 1aBt einen Schluf auf die Genauigkeit der groBlen Masse der nur
einmal gemessenen Stationswerte zu. Mehr als die theoretischen Er-
Orterungen ist diese Tatsache dazu angetan, iiber die Grenzen der
Verwendbarkeit der Schweremessungswerte zu geologischen Zwecken
zu orientieren.

Der provinzielle Schwerecharakter einer Station wird meist trotz-
dem zum Ausdruck kommen, denn im allgemeinen gehen ja die Ab-
weichungen nicht iiber die dritte Dezimale von g in Zentimetern hinaus.
Daher geniigt im groBen ganzen die Genauigkeit der Messungen den An-
forderungen zur Feststellung des isostatischen Zustandes eines Gebietes.

Dagegen kénnen die lokalen Schwerefeinheiten einer Gegend durch
Ubersehen von Gesteinsmassen mit der Attraktionswirkung von ca. 50 m
Gestein (nach der Tabelle sogar bis zu mehreren hundert Meter Gestein)
von der Dichte 2,4 unerkannt bleiben. Und darin liegt momentan die
Grenze fir die Verwendungsméglichkeit der Schweremessungen auf
Grund von Pendelbeobachtungen auf angewandt-geologischem Gebiet.
Fiir diese Zwecke ist eine verfeinerte Methode von gréBerer Genauigkeit
erforderlich.

IV. Der heutige Gleichgewichtszustand der Erdkruste.

Der gegenwirtige Schwerezustand der Erdoberfliche wird durch
die Feststellung der totalen Schwere (4¢g = g, — y,) ermittelt. Die be-
schrankte Verwendbarkeit dieses Ausdrucks fir die Beurteilung des
isostatischen Kompensationszustandes der Erdkruste wurde bereits
erdrtert (Kapitel III). Die bis heute vorliegenden Messungsergebnisse,
wie sie in den Berichten von E. Borras (1911 und 1914) zusammen-
gestellt sind, gestatten fiir grofe Teile der Erdoberfliche einen Schluff
auf ihr isostatisches Verhalten.

Es gilt als lange bekannte Tatsache, daB die groBen Flachlinder
der Kontinente sich mehr oder weniger nahe dem isostatischen, kompen-
sierten Zustand befinden. Man darf jedoch die Kontinente sowohl
wie die Meere nicht als Gesamtheit betrachten, sondern hat zu unter-
scheiden zwischen verschiedenen Arten von Erdkrustenanteilen, denen
je nach ihrer geologischen Situation ein ganz verschiedenes gravimetri-
sches Verhalten eignet.

Die grofien Gebiete der Kontinente weisen nach Ausschaltung der
Faltengebirgszonen, der Zonen am Gebirgsfu und der kiistennahen
Gebiete auBerordentlich geringe Abweichungen vom theoretischen
Wert y, auf. Hermerr fand 1884 als mittlere Abweichung der Sta-
tionen -+ 0,034 cm?). Dieser Wert entspricht auch neueren Ergeb-

1) HELMERT: Die mathematisch-physikalischen Theorien der héheren Geodasie.
Leipzig 1884. 8. 244.
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nissen!) auf Grund eines sehr reichen Materials, das zeigt, daB die A g
meist einen systematischen Charakter haben und in gréBeren Regionen
besonders um einen positiven oder negativen Mittelwert herumliegen.
Der Wert wiirde, in Gestein von 2,4 Dichte umgerechnet, einer Platte
von 340 m Michtigkeit entsprechen, ein Betrag, der in Hinsicht auf eine
im Mittel 120 km starke Erdkruste sehr gering erscheint.

Die Gebirge nebst jhrer Randzone nehmen eine besondere Stellung
auf den Kontinenten ein. Sie kommen gesondert im Kapitel VII, ,,Iso-
stasie und Orogenese®, zur Erdrterung; doch soll soviel erwahnt werden,
daB z. B. die Alpen nach KossMAT einen totalen UberschuB von etwa
+ 70 Einheiten aufweisen, die von KossmaT als Folge junger orogene-
tischer Bewegung aufgefalt werden und die sich als Ausgleich zum
Defizi der Randsenken deuten lassen. Auf jeden Fall liegen in den jungen
Kettengebirgen der Erdoberfliche Erscheinungen orogenetischer Iso-
stasiestérungen vor, die einen Ausnahmefall im Bereich der Kontinental-
tafeln darstellen. ‘

Die gravimetrischen Verh#ltnisse an den Kontinental-
rindern bediirfen ebenfalls einer besonderen Darstellung (Kapitel V,
,,Pseudoanisostasien®).

A. Die Sehwere iiber dem Meere.

Zunichst verschaffen wir uns durch Betrachtung der Schwere auf
dem Meere einen weiteren Uberblick iiber das Verhalten der Schwere
auf der Erdoberfliche.

Bevor HECKER seine Messungen auf den Ozeanen anstellte, nahm
man auf Grund der Messungen auf einigen ozeanischen Inseln an, daf
iiber dem Meere ein gleichmifBiger Schwereiiberschufl bestande. Diese
Annahme wurde durch HECKERS Messungen widerlegt.

Das Ergebnis der HEcKERschen Messungen ist fiir die Frage der
Isostasie als ein die gesamte Erdkruste beherrschendes Prinzip von
entscheidender Bedeutung. O. HECKERS Weltreisen ergaben auf Grund
der Korrektur vom Jahre 1910 fiir die bereisten ozeanischen Gebiete
folgende mittleren Werte fiir die Totalschwere 4g2):

Stiller Ozean . . . 4+ 0,005 cm/sec™ 2
Indischer Ozean . -+ 0,031 .
Atlantischer Ozean -+ 0,011 R

Aus den sehr wenig abweichenden dlteren Berechnungsergebnissen
HeckERs hat HELMERT als Mittelwert fiir alle Ozeane berechnet:

Ag Tiefsee der Ozeane = 4 0,003 -+ 0,013 cm ,

1) HeLMERT: Enzyklopidie d. math. Wiss. Bd. 6, 1. B., H. 2, S. 145. 1910.

2) Bestimmung der Schwerkraft auf dem Atlantischen Ozean usw. Berlin
1903; Bestimmung der Schwerkraft auf dem Indischen und Grofilen Ozean usw.
Berlin 1908; Zentralbureau d. Intern. Erdmessung, N. F. d. Versff. Nr. 16; Be-
stimmung der Schwerkraft auf dem Schwarzen Meere usw. Zentralbureau f. Intern.
Erdmessung, N. F. d. Veroff. Berlin 1910, Nr. 20.

8) Dieser Wert.auf Grund von HELMERTS Berechnungen. Enzyklopddie d.
math. Wiss. Bd. 6, 1. B, 8. 125. 1910.
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Durch diese Ergebnisse war der Beweis erbracht, daf die Schwer-
kraft iiber der ausgebreiteten Tiefsee im allgemeinen den
gleichen Betrag hat wie in den Flachldandern der Kontinente
und dafl im allgemeinen eine groBe Annaherung an den volligen Gleich-
gewichtszustand besteht?).

,,Betrachtet man es nunmehr als eine Tatsache, daf die Schwer-
kraft iiber dem Meere denselben Betrag hat wie auf den Flachlandern
der Kontinente, so liegt darin’ eine wesentliche Bestétigung der Lehre
von der Isostasie der Erdkruste. Das grofere Volumen der Festlinder
wird durch ihre geringere Dichtigkeit ausgeglichen2). Und die geringe
Dichte des Wassers der Ozeane wird kompensiert durch die gréBere
Dichte des Meeresbodens.

Diese mittleren Werte verschleiern allerdings den wahren Zustand
der Schwere iiber dem Meere, da sie nur die Durchschnittswerte von 4 g
angeben und

. Meeresy dg
die lokale Be- e [+200
deutung  der L+ 750
z. T. wesent- - 100
lichen Abwei- L+ 50 /\\ . //‘\\\Ai'i’um/e . //,
chungen nicht == / ™ ~ - -/

Meeresniveau \ // ~ ~—_7

zum Ausdruck 1 5, o

kommen kann. | 0
Die  Schwere

X 7500 --750
iiberdem Meere | Meeresboden
kann lskell?es- 2500k 250
wegs a on- Odessa Burtars

stant bezeich-
net  werden,
wenn u.a. Defi-
zite von 273 Einheiten (Tongarinne) und Uberschiisse von 393 Einheiten
(nordl. Neuseeland) an 4g¢g auftreten.

Nachdem der Nachweis erbracht war, daBl die GroéBe der totalen
Schwere annidhernd normal iiber den groBlen Ozeanen ist, daB also unter
dem Meeresspiegel isostatische Lagerung der Massen der Erdkruste
herrscht, trat man der Frage niher, wie sich die Schwere iiber den
kleinen Binnenmeeren verhielt. Die Untersuchungen von O. HECKER
itber dem Schwarzen Meere3) ergaben, daB die Schwerkraft auch hier
annédhernd normal ist. Abb. 3 zeigt die vollige Unabhingigkeit
der Schwere von der Meerestiefe. Die Reise Batum-Sewastopol-Odessa

1) Die Art der Darstellung der Schwereverhiltnisse durch Angabe der mitt-
leren Werte verschleiert den tatsichlichen Zustand bis zu einem gewissen Grade.
Die Methode ist daher hier wenig angebracht. Der mittlere Wert bei Plus-Minus-
Systemen sagt nichts aus iiber die Durchschnittslage der einzelnen Messungen.
Er kann ganz der gleiche sein sowoh! im Falle, daB Plus- und Minuswerte sehr
stark vom Nullwert abweichen, als auch im anderen Falle, daB die Abweichung
nur sehr gering ist. Ich bevorzuge daher weiter unten eine graphische Methode,
welche die Einsicht in die Lage jeder einzelnen Messung zur O-Linie und einen
Uberblick iiber das gesamte negative Feld gewahrt.

%) HeLmerr, F. R.: Enzyklopadie d. Wiss. Bd. 6, 1. B., H. 2, S. 126. 1910.
3) Versff. d. Intern. Erdmess., N. F. 1910, Nr. 20.

Abb. 3. Darstellung der Totalschwere 4g auf dem Schwarzen
Meere auf Grund der HECkKERschen Messungen.
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tiberquerte Tiefen von iiber 2000 m. Auf der ganzen Strecke ergab sich ein
Wechsel von Plus- und Minus-Abweichungen, ein Pendeln um Normal
und eine gianzliche Unabhingigkeit der Schwere vom Meeresbodenrelief.

Die geringe Dichte der Wassermassen des Schwarzen Meeres wird
somit durch die gréBere Dichte des Meeresbodens kompensiert. Die
Massenlagerung in der Erdkruste ist also auch hier eine isostatische und
entspricht dem Airyschen Gesetz.

Aus dem Gleichgewichtszustand des ‘Schwarzen Meeres ergibt sich,
daB diese Scholle, die eine Grofe von 460 000 gkm hat, in bezug auf
ihre Nachbarschaft sich selbstindig verhalten hat.

Es ist eine unzulassige Schematisierung, wenn man die Schwere
tiber dem Meere generell als mehr oder weniger normal hinstellt. In
dieser Hinsicht bedarf es einer Differenzierung und zwar von geomorpho-
logischen Gesichtspunkten aus. Denn der Untergrund des Meeres ist
kein geomorphologisch einheitlicher Komplex, sondern ist ebenso ver-
schiedenartig konstruiert, wie die kontinentalen Massen.

Es scheint vorerst folgende Gliederung hinreichend zu sein:

1. Die groBen ausgebreiteten Ozeanbdden von annshernd
gleichformiger Tiefe!) von 3000—5000 m.

2. Der Kontinentalabfall zur Tiefsee, der Ubergang vom Kon-
tinent zum Ozeanboden.

3. Ausgeprigt orogenetische Zonen der Ozeanbdden. Hier-
her gehdren vor allem die pazifischen Inselbogen mit den Saumtiefen,
deren junger orogenetischer Charakter als gesichert gelten kann. Die
Inselbdgen schmiegen sich den Kontinenten an, sind jedoch mit ihnen
vielfach nicht durch Schelf verbunden, sondern entsteigen selbsténdig
aus Tiefen von mehreren Kilometern. Zu diesen mehr oder weniger
submarinen Gebirgszonen gehdrt auch das grofe orogenetische Feld,
das, ostlich von Australien liegend, gegen den Pazifischen Ozean etwa
durch die Linie Bismarckarchipel-Salomoninseln-Fidschiinseln-Samoa-
Tongainseln-Kermandec-Neuseeland begrenzt wird, ebenso das Feld der
groflen und kleinen Antillen.

4. Die ausgesprochenen Schelfgebiete der Kontinente, die
eine natiirliche Fortsetzung der Kontinente unter den Meeresspiegel
bilden und die nur bis zu einigen hundert Metern unter diesem liegen.
Sie endigen gewéhnlich mit einem Steilabfall gegen die Tiefseebéden, in
welchem Abfall man die natiirliche Grenze der Kontinente zu sehen hat.

5. Die den weiten Ozeanboden entragenden Vulkaninseln, z. T.
mit Korallenriffbildungen. Soweit wir uns heute ein Bild vom Unter-
grund der Ozeane machen konnen, scheinen diese Bildungen nicht an
faltenorogenetische Inselbogen gekniipft, sondern mit sehr steiler Bo-
schung einzeln oder in Reihen angeordnet dem weiten Ozeanboden auf-
gesetzt zusein. Hierher sind unter anderen zu zishlen: die Hawaianische
Vulkaninselkette, die Marquesas, die Paumotuinseln, im Atlantik
die Bermudasinseln. Dieser Anteil des Ozeanbodens erfahrt im Kapitel X
eine besondere Ertrterung. ,

1) Vgl. hierzu die Tiefenkarten der Ozeane von Grorr, M.: Verdff. d. Inst. f.
Meereskunde, N. F. 2, 1912, Heft 2, Taf. 1, 2, 3.
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1. Die weiten Tiefseebdden.

Der von HECKER auf seinen transozeanischen Reisen zweimal zwischen
Kanaren-Kapverden und Pernambuko gekreuzte Atlantik zeigt fol-
gende Verteilung der Messungen:
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Abb. 4. Die Totalschwere auf dem Atlantik, auf Grund der HECKER schen
Messungen.

Die Grenzen liegen sowohl im Plus- wie im Minusgebiet zwischen 90
und 100 Einheiten der dritten Dezimale von g in Zentimetern. Eine
Ausnahme machen lediglich zwei von den drei iiber hohen Teilen der
Atlantischen Schwelle gemessenen Werten mit + 123 und + 142 Ein-
heiten. Im iibrigen verteilen sich die Werte sehr regelm#fig um Null
herum: 16 Pluswerten stehen 18 Minuswerte gegeniiber. Unter Beriick-
sichtigung der Werte der Atlantischen Schwelle liegt der Mittelwert
bei <+ 3,7 Einheiten.

Ein ahnliches Bild zeigt der zwischen Ceylon und der Siidwestecke
von Australien gekreuzte Indische Ozean; die Mehrzahl der Messungen
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Abb. 5. Die Totalschwere (4¢g) auf dem Indischen Ozean, auf Grund
HEckERscher Messungen.
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iiber Tiefen von 3400—5400 m liegt zwischen — 15 und -+ 70. Wenige
gehen nahe an + 100, einige erreichen fast + 120. Die Pluswerte iiber-
wiegen stark. (Abb. 5.)

Es ist sehr charakteristisch und ein Zeichen dafiir, wie wenig Einflul
die vertikale abnorme Schichtung auf die Totalschwere hat, daf hier
die Pluswerte iiberwiegen.
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Bei Betrachtung des gravimetrischen Verhaltens des Pazifik ist
vor allem das grole Gebiet 6stlich Australiens auBler Betracht zu lassen,
das gegen den Ozeanboden durch die Linie Bismarckinseln-Samoa-Neu-
seeland begrenzt wird, ein groBes mehr oder weniger submarines oro-
genetisches Feld, das nicht dem eigentlichen Kontinentalschelf Austra-
liens, noch weniger jedoch dem relativ gleichmiBigen ozeanischen
Tiefseeboden angehort.

Die hier in Frage kommenden gravimetrischen Untersuchungen
HEckERS sind beschrinkt auf eine Reise von Samoa bis St. Franzisko
und von hier bis Yokohama. Aber auch diese Messungen sind, selbst
wenn man von ganz kiistennahen Meeresgebieten absieht, nicht iiber
geologisch einheitlichem Meeresboden angestellt worden.

Ein Blick auf die GrorLsche Tiefenkarte des Stillen Ozeans zeigt,
daf der Boden des Pazifik eine Gliederung besitzt, die durch 0SO—WNW
oder SO—NW verlaufende Héhenriicken bedingt wird. Deren auf-
fallendster ist der Hawaianische Vulkanriicken. Soweit heute ein Urteil
moglich ist, sind auch die weiter siidlich und siidwestlich auftretenden
Hohenziige jungvulkanischer Natur.

Wie im Kapitel X iiber die ozeanischen Koralleninseln gezeigt wird, be-
sitzt die Mehrzahl der dem Ozeanboden entsteigenden jungvulkanischen
Inseln einen sehr bemerkenswerten Uberschuf an Totalschwere. Man muf}
erwarten, dafl auch submarine vulkanische Aufragungen durch einen ent-
sprechenden Uberschufl gekennzeichnet sind. Wo nun die gravimetrische
Untersuchung ein hohes Plus ergeben hat und die Tiefenmessung eine Auf-
ragung, darf man derartige vulkanische Sockel vermuten, die zunichst
bei der Betrachtung der Tiefseeboden auBer Betracht bleiben miissen.

So miissen ausgeschaltet werden: Der auf der Reede von Honolulu
gemessene Wert von -+ 268 iiber 20 m Meerestiefe, also iiber dem Vulkan-
sockel, gemessen. Ebenso die Beobachtung von - 159 nahe der Kiiste
der Hawaianischen Insel Oahu iiber nur 200 m Meerestiefe, desgleichen
zwel weitere Werte nahe Oahu, einer iiber 70 m mit -+ 310, der andere
iiber 1700 m mit + 304 Einheiten totaler Schwere!). LaBt man diese
und die Messungen nahe der Kiiste auler Betracht, so bleiben 51 Werte,
die folgendes Bild ergeben (Abb. 6):
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1) HECKER, O.: L c. S. 158,
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Im Minusfeld fallt lediglich ein Wert mit —165 Einheiten aus dem
allgemeinen Rahmen heraus. Im positiven Feld bilden die beiden
Werte 1106 und 114 iiber 5500 resp. 5100 m Meerestiefe eine Aus-
nahme. Diese relativ hohen Werte von --114 bei 27° 31’ nordlicher
Breite und 171°28’ Lénge und von +4-106 bei 20° 30’ nordlicher Breite
und 177°14’ Lange konnten durch die stidliche Nachbarschaft des
submarinen Hawaianischen Vulkanriickens bedingt sein. Samtliche
iibrigen 28 Werte fallen in das Intervall 4-80 und —70.

Zieht man die zuletzt genannten Werte nicht in Betracht, so ergibt
sich fiir den Pazifik aus 18 Messungen eine mittlere Totalschwere von
-+ 0,001 Einheiten, bei Beriicksichtigung dieser Werte dagegen eine
Schwere von -+ 0,002 Einheiten. Dieses Ergebnis, das gegeniiber der
HermeRTschen Berechnung zu - 0,005 eine weit gréBere Annsherung
des Pazifik an die Normalschwere erkennen 148t, ist bedingt durch die
Ausscheidung wesensfremder Bestandteile bei der Berechnung. Da es
sich um einen Mittelwert handelt, darf das Ergebnis nicht iiberschétzt
werden. Einen besseren Uberblick iiber den Schwerezustand gibt die
graphische Darstellung.

Wir gewinnen als Endergebnis die Tatsache, dal} die Schichtung der
Massen unter dem Meeresspiegel der Ozeane eine fast vollig isostatische
ist. Da die Schwere lier der iiber den Kontinentalflaichen annghernd
gleicht, sind wir genétigt, anzunehmen, daf} die leichte Masse des Meer-
wassers in der Tjefe unter den Ozeanbdden durch relativ schwere
Materie kompensiert wird. Das gleiche gilt von den Binnenmeeren,
wie Mittelmeer und Schwarzes Meer.

2. Der Kontinentalabfall zur Tiefsee.

Das Ergebnis der Messungen von g ist nicht ausschlieBlich von der
Dichte und Anordnung der Massen senkrecht unter dem Beobachtungs-
orte abh#ngig, sondern auch von den Massenverhiltnissen der Nach-
barschaft. Am stirksten ausgeprigt miissen sich solche Stérungen
am Rande der Kontinentalblocke, an ihrem Abfall zur Tiefsee, finden,
ebenso am Rande von grofen Inseln, die nicht dem Schelf, sondern
dem Ozean entragen. Hier grenzen gem#f dem Prinzip der Isostasie
die leichteren Massen der Kontinentalsockel und groBen Inseln an die
schweren Massen der Ozeanbdden. Ist also die Voraussetzung iso-
statischer Lagerung der Massen richtig, dann muf} sich in Kiistennshe
auf Kontinenten eine positive, in Kiistennahe auf dem Meere eine nega-
tive Beeinflussung der Schwere bemerkbar machen. Die Tatsachen
bestéatigen die theoretische Forderung des isostatischen Prinzips.

Die prinzipielle Bedeutung dieser Tatsache wird im nichsten Kapitel V
gewiirdigt.

F. R. HeLmerT!) fand, daf der Betrag der Storung von der Tiefe
des Meeresbodens in der Umgebung abhéngt, und daB gréBere 4g sich
nicht nur an der Kiiste des Meeres, sondern auch bei Binnenmeeren

1) HeumerT, F. R.: Enzyklopéadie d. math. Wissensch. Bd. 6, 1. B., H. 2, 8.134.
1910. '
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mit tiefem Wasser finden, die isostatisch selbstindige Krustenteile
darstellen, wie z. B. das Mittellindische Meer.

Im Gegensatz hierzu stellten sich die 4g an den Kiisten von Schelf-
meeren als nicht abnorm groB heraus, so an der Nordsee, Ostsee, Japan-
see, Ostkiiste von China und Nordamerika. Wo also der Kontinental-
sockel sich weit submarin fortsetzt, ist die Kontinentalrandstérung
auf dem Meere iiber dem Abfall zu erwarten. Auch diese theoretische
Forderung isostatischer Lagerung wird durch die Schweremessung
befriedigend erfiillt.

Sehr klar liegen die Verhiltnisse im Bereich des westeuropéischen
Schelfes (Abb. 7). Die Messungen sind die folgenden?):

Meerestiefe Ortlichkeit dg
. m - cm
90 Kanal + 0,090
a { - 80 ., — 0,067 } Schelf
b 1000 Tiefe Senkung im — 0,086 :
¢ 1500 Biskaya — 0,052 } Tiefsee
d 150 Spanische Kiiste von -+ 0,105
150 Coruiia + 0,010 } Schelf
e 200 Mindung des Tajo -+ 0,076
¢ J 1200 Nihe der portugies. — 0,009 Ubergang z. Tiefsee
3500 Kiiste — 0,012 Tiefsee

Die 4 g-Werte entsprechen der
Forderung und sind im allgemeinen
iiber dem Schelf positiv, tiber der
Tiefsee dagegen negativ.

Auch iiber dem Schelf des
Schwarzen Meeres siidlich von
Odessa ist der Einflu des Kon-
tinentalrandes klar ersichtlich (vgl.
Abb. 3), wo positive Werte bis 4 80
vorherrschen, die im Bereich der
Tiefsee in vorwiegend negative
Werte bis — 50 iibergehen?).

Es darf nicht unerwidhnt blei-
ben, daB sich die Messungen tiiber
dem Meere im Bereich des Kon-
tinentalrandes keineswegs immer
diesem Prinzip fiigen. An der Kiiste
von Viktoria, Australien, wider-
sprechen sie ihm geradezu?). Eben-
sowenig kommen die Kontinental-
randstérungen zum Ausdruck an
den mediterranen Kiisten und den

1) HEcKER, O.: Versff. d. Intern. Erdmess., N. F., 1910, Nr. 20, S. 151.
2) Ebenda 8. 191. 3) Ebenda S. 155.
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beiderseitigen Kiisten des Pazifik, soweit man hier nach den wenigen
Messungen urteilen darf. Es scheint, als ob an den Kiisten pazifischen
Typs die jungen orogenetischen Bewegungen die Kontinentalrand-
storungen iiberténen.

3. Die orogenetischen Zonen.

Das orogenetische Feld des siidwestlichen Pazifik wurde von HECKER
auf seiner Reise von Sydney-Auckland (Neuseeland)-Samoainseln durch-
quert und gravimetrisch vermessen?). Die 1910 verdffentlichten korri-
gierten Messungen sind der Abb. 8 zugrunde gelegt.
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Abb. 8. Die Totalschwere (4 g) im orogenen Feld des Pazifik.

Wie ein Vergleich mit der GrorLschen Tiefenkarte des Pazifik zeigt,
ist das Relief ungleich mannigfaltiger, als im Hrckrrschen Schwere-
profil zum Ausdruck kommt. In diesem Gebiete fallt das Auftreten
sehr hoher Plus- und Minuswerte von 4g¢ auf, die mit zu den hochst-
bekannten gehoren. Die in den weiten Ozeanbdden auftretenden Maxima
und Minima von ca. 4 120 Einheiten werden weit iiberschritten. Dal}
bei Sydney und in der Nihe von Neuseeland hohe Pluswerte wie 346
resp. 393 vorkommen, kann wenigstens z. T. seine Erklarung durch die
Nahe des Kontinentalrandes finden. Wichtig ist, dafl fern vom Kon-
tinentalsockel hohe Plus- und Minuswerte auftreten, wie z. B. -4 264
Einheiten zwischen Sydney und Neuseeland, ebensoviele iiber dem
Tongaplateau, — 270 Einheiten iiber der Tongarinne. Irgendeine kon-
stante Beziehung zwischen Meerestiefe und gravimetrischem Wert 146t
sich nicht ermitteln. Der Wechsel der hohen Plus- und Minuswerte in
Unabhangigkeit vom Bodenrelief scheinen dafiir zu sprechen, daf
hier junge orogenetische Bewegungen das Feld noch nicht haben ins

1) HeckER, O.: Verdff. d. Intern. Erdmess., N. F., 1910. Nr. 20, S. 156.
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Gleichgewicht kommen lassen. In seiner Gesamtheit zeigt dieses
Gebiet vollige Kompensation!). Gleicht man Héhen und Tiefen auf die
Meerestiefe von 5,2 km aus und korrigiert die 4g-Werte dement-
sprechend, so sind fast alle groBen Abweichungen vom Normalwert
verschwunden. Der Rest der verbleibenden Abweichungen erklart sich
aus Fehlern in den Tiefenangaben. Darin liegt ein Beweis fiir den
kompensierten Zustand des Gesamtgebietes. In den Einzelheiten
bestehen natiirlich auBlerordentlich starke Abweichungen vom Normal-
zustand.

Eine einzige sehr ausgeprigte Beziehung ist ersichtlich: in Tonga-
plateau und Tongarinne sinken und steigen die 4g-Werte mit der
Meerestiefe. Dem Plateau mit einer Meerestiefe von nur 2700 m ent-
spricht ein UberschuB von - 264, der Tongarinne mit einer Tiefe von
mehr als 8000 m das Riesendefizit von — 196, — 273 und — 245 Ein-
heiten. Die Verhiltnisse haben ein besonderes Interesse, da hier der
einzige Fall gravimetrischer Messung einer Saumtiefe (Tiefseegraben)
mit zugehorigen Inselbogen vorliegt?). Die Beziehungen sind hier die
gleichen, wie sie F. Kossmat zwischen den mediterranen Kettengebirgen
und ihren Saumtiefen resp. ihrem Vorland feststellen konnte: Das
Gebirge weist einen UberschuB an Totalschwere auf, das Vorland ein
Defizit. Dieses Vorland ist ein mit dem Gebirgskérper elastisch verbun-
dener Teil, der durch die Uberschwere des Gebirges in ein gravimetrisch
zu tiefes Niveau gedriickt wurde. Im Kapitel ,,Isostasie und Orogenese‘®
wird gezeigt, daBl diese Verkniipfung von allgemeiner Giiltigkeit ist,
weswegen auf niheres Eingehen hier verzichtet werden kann.

Trotz dieser einen Korrelation gewinnt man den Eindruck, daf die
submarinen orogenetischen Felder durch das Auftreten sehr hoher Plus-
und Minuswerte gekennzeichnet sind, die fast ohne Beziehungen zum
Bodenrelief wechseln.

Die Beziehungen zwischen Tongarinne und Tongaplateau diirften
wohl z. T. durch Steilrandwirkung zu erkliren sein. E.KoHLSCHUTTER
hat fiir die Tongawerte die Steilrandwirkung nach der HELMERTschen
Methode in Anrechnung gebracht, woraus sich die korrigierten Schwere-
werte ¢g° — y, etwas kleiner als g, — y, ergeben3):

1904 Zahl Oberhalb Meerestiefe Adg=go-yo| !If,s ~ Yo
der Messungen des
km cm cm
2. Juli ] 2 Plateaus 6,3 0,212 0,162
. I 2 Grabens 8,0 0,234 0,134
4. ,, } 1 ’ 5,5 0,245 0,155

Auch so wiren von der totalen Stérung nur ein Drittel bis ein Halb
erklart.

1) KoBLSCHUTTER, E.: Nachr. d. Kgl. Ges. d. Wiss., Gottingen, Math.-physik.
Klasse 1911, S. 29—30.

2) Bei Heckrrs Reise von 8. Franzisko nach Yokohama wurde der Japan-
graben leider bei Taifun gequert, so dafl Messungen unmoglich waren.

3) Nachr. v. d. Kgl. Ges. d. Wiss., Gottingen, Math.-physik. Klasse 1911, S, 26.
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4. Schelf und Schelfinseln.

Der Schelf, soweit er nicht zu nahe dem Kontinentalrand liegt und
durch Kontinentalrandstérungen charakterisiert ist, mufl gravimetrisch
die Anzeichen des Kontinentes tragen. Orogenetische Schelfgebiete
nehmen eine hier nicht zu beriicksichtigende Sonderstellung ein, die
gravimetrisch durch haufigen Wechsel der 4 g -Werte gekennzeichnet ist.

Ahnlich wie der normale Schelf miissen sich groBe und kleine Inseln
des Schelfs verhalten. Gravimetrische Beobachtungen liegen sehr
wenige vor, und diese wenigen liegen so nahe dem Kontinentalabfall,
daB sie kein einwandfreies Bild liefern. Dagegen sind Beobachtungen
auf Inseln des Schelfs in groBer Zahl vorhanden. Sie zeigen durchweg
keine betrichtlichen Storungen von Ag. So weisen aufl):

4gin cm

Seeland im Mittel aus 20 Messungen ca. 4 0,015
Fiinen im Mittel aus 40 Messungen . -+ 0,030
Bornholm im Mittel . . . . . . . . -+ 0,040
Riigen (Arkona) . . . . . . . . .. +0,018
Helgoland . . . . . . . . . . . .. — 0,007
Wright (Shanklin) . . . . . . . . . -+0,013
Hebriden (Stornoway) . . . . . . . - 0,056
Orkney (Kirkwall) . . . . . . . .. -+ 0,048
Shetlandinseln . . . . . . . . . .. -+ 0,044
Sabineinsel (Grénland) . . . . . . . — 0,002
. 0,000
Falklandsinseln . . . . . . . . .. — 0,050
.. — 0,006
Trinidad . . . . . . . . . . . .. 0,008
KeyWest . . . . . . . . .. ... --0,048

Die Betrige kommen nicht anndhernd an die hohen Werte der
ozeanischen Vulkaninseln heran. Sie halten sich ganz in der Variations-
breite kontinentaler Schwankungen der Totalschwere. Im iibrigen
ist die Mehrzahl dieser Werte beeinflufit durch junge epirogenetische
Bewegungen, wie z. B. die Werte der Stationen im Bereich der diluvialen
nordeuropéischen Vereisung, die durch Hebung und Senkung infolge
Eisentlastung Abweichungen von vélliger Isostasie zeigen miissen.

5. Die vulkanischen Inseln und die submarinen Vulkan-
sockel der Ozeane.

Es wurde bereits darauf hingewiesen, da die Vulkaninseln, soweit
sie der Tiefsee entsteigen, eine Sonderstellung einnehmen. Sie sind durch
auffallend hohe Totalschwere gekennzeichnet ebenso wie die submarinen
Sockel, wie die Messungen auf der Reede von Honolulu mit - 268,
die nahe der Kiiste der Hawaianischen Insel Oahu mit + 159, -+ 310
und 4304 Einheiten von Ag erweisen?). Schon die Annsherung an
solche Sockel scheint die Totalschwere ansteigen zu lassen, wie die
obenerwahnten Werte von --106 und --114 andeuten. Weitere
Messungen iiber submarinen Vulkansockeln liegen bisher nicht vor.

1) Borras, E.: 1911 und 1914. 2) HeckER: L c. 8. 157.
Born, Isostasie. . 3
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Ahnlich hohe UberschuBwerte weisen die kleinen Vulkaninseln selbst
auf, die sich von den submarinen Sockeln ja nur quantitativ unter-
scheiden. Die hierfiir wichtigen Daten sind im Kapitel X (,,Ozeanische
Vulkaninseln) zusammengestellt. Auch hat HELMERT bereits hieriiber
Wesentliches gesagt.

Tiir diese auffallende Tatsache der groBen Uberschwere hat FAye?)
1880 schon die richtige Erklirung gegeben, indem er die vulkanischen
Inseln als Massenstorung auffaBte, wihrend die Kontinente keine
solchen darstellen sollten. Die Anh#ufung vulkanischen Materials
erfolgt submarin sehr schnell, Abtragung findet so gut wie gar keine
statt. Mit der schnelleren Massenanhaufung hat das Sinken nicht
Schritt halten kénnen, so daB sich der Masseniiberschull als Schwere-
iiberschufl bemerkbar macht. Das spezifische Gewicht der vulkanischen
Gesteine scheint dabei eine untergeordnete Rolle zu spielen. Zu bedenken
ist jedoch, daB die Steilrandstérung mit fiir die Hohe des Uberschusses
verantwortlich ist. Die Tendenz isostatischer Einstellung muf auf
Grund des Uberschusses noch heute bestehen, was in dem Sinken dieser
Inseln vielfach zum Ausdruck kommt. Die Folge ist die hiufige Kronung
dieser Vulkansockel mit Korallenriffen, deren grofle Méichtigkeit die
Dauer des Sinkens anzeigt.

Diese Gruppe der kleinen Inseln im tiefen Wasser ist somit sehr
scharf durch ihren hohen UberschuB3 an Totalschwere von den iibrigen
geschieden. Die hier gemessenen Werte sind die héchsten an Total-
schwere.

Eine ahnliche Erscheinung wird nur noch bei gewissen Aufragungen
der orogenetischen Zonen angetroffen (4 264 Einheiten tiber dem
Tongaplateau), doch ermoglicht die ganze Morphologie, vor allem die
Verkniipfung mit Saumtiefen, stets die Unterscheidung von den vul-
kanischen Gebilden.

B. Def isostatische Zustand der Kontinente.

Ebenso wie im Bereich der Ozeane mufl auch hier nach der geo-
logischen Struktur unterschieden werden. Dann ist anzunehmen, daf
sich die einzelnen Typen sehr verschiedenartig verhalten. Doch reichen
die vorliegenden Schweremessungen keineswegs aus, alle Typen von
Strukturelementen verstindlich zu machen. Es erweist sich vom gravi-
metrischen Gesichtspunkte aus folgende Gliederung als ausreichend:
Junge Faltengebirgskérper nebst Rand- und Innensenken.

. Diluviale Vereisungsgebiete.
Kontinentalrandnahe Zonen.

. Alte Tafellander.

. Schollenlénder.

. Als Rest ein Mosaik heterogener Erdkrustenteile.

Die jungen Faltengebirge, soweit sie gravimetrisch untersucht
sind, erfubhren mit den dazugehérigen Rand- und Innensenken eingehende
Behandlung durch F. KossmaT. Hier verweise ich auf meine Darstellung

N

1) FayEg: Cpt. rend. des séances de 'acad. des sciences Paris Bd. 90, S. 1444. 1880.
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im Kapitel VII, ,,Orogenese und Isostasie’. Auch die diluvialen Ver-
eisungsgebiete erfahren eine gesonderte Besprechung im Kapitel VIII,
,,Isostasie und diluviale Vereisung®‘. Die kontinentalrandnahen Zonen
wurden bereits mit den kiistennahen Zonen des Meeres diskutiert
und werden im iibrigen im Kapitel V, ,,Pseudo-Anisostasien®, einer
generellen Erérterung unterzogen.

Alte Tafellinder.

GroBe Erdkrustenteile, die in nicht zu groBer Tiefe mit einem starren,
krystallinen Untergrund versehen und die sich oft wihrend langer Zeit
in einer Art Pendelbewegung teils als Sedimentations-, teils als Hoch-
gebiet betitigt haben, scheinen, wenn auch nicht véllig anorogenetisch,
so doch eine gewisse Faltungsfeindlichkeit zu erwerben. Als Typ dieser
Gebiete bespreche ich die Russische Tafel.

Die folgenden Betrachtungen stiitzen sich auf 66 Messungen, die
den erwihnten Berichten von E. Borras 1911 und 1914 entnommen
sind. Ausgenommen wurden alle Werte aus dem Bereich der orogene-
tischen Umrandung: Timan Ural, Ergeni, Kaukasus, Krim. Die Zahlen
fiir 4g koénnen ohne weiteres verwendet werden, da die Hohenlage der
Stationen der mittleren Meereshéhe der Umgebung entspricht.

Von den 66 Messungen haben drei negativen Wert: —19, —6, —41).
Alle iibrigen sind positiv, und zwar wird der maximale Wert +-55 ein-
mal, 45 viermal erreicht. Die Mehrzahl der Werte liegt um - 30.
Der mittlere Wert der positiven Ergebnisse betragt -+28 Einheiten.
Das ist das Bild einer vollstandiger Kompensation sehr nahekommenden
Scholle. Der provinzielle Charakter des Gebietes ist schwach positiv
und #uBert sich weiter in der Konstanz der ersten Dezimale bei allen
Messungen und in der geringen Variationsbreite der zweiten Dezimalen.
Worin diese durchgehend feststellbare Abweichung begriindet ist, 146t
sich schwer sagen. Zum Teil wire sie durch zur Zeit der letzten groflen
Vereisung diesem Gebiet aufgezwungene subkrustale Masse versténdlich.
Wie im Kapitel VIII gezeigt wird, saugt das fennoskandische Gebiet
noch heute dauernd subkrustale Masse an, um sich unter Hebung iso-
statisch einzustellen. Im {ibrigen darf nicht angenommen werden,
daB etwa die gesamte russische Tafel als einheitliche Scholle isostatisch
reagiert. Dagegen sprechen schon die grofien tektonischen Linien,
an denen sich Vertikalbewegungen vollzogen haben. Das Mindestmall
an GroBe der isostatisch sich selbstéindig einstellenden Erdkrustenteile
ist hier sicher weit iiberschritten.

Uber den isostatischen Zustand der alten afrikanischen Scholle
orientieren eine Anzahl von Kiistenstationen?). Die folgende Tabelle
zeigt in Vertikalspalte 4 die 4g (g9, — 7,) aller afrikanischen Stationen,
ausgenommen der im orogenen Bereich liegenden Station Tanger und
aller Stationen des ostafrikanischen Schollenlandes:

1) Einheiten der dritten Dezimale von g in Zentimetern.

2) MEeIsSNER, O.: Isostatische Reduktionen von 39 Stationen, ausgefiihrt im
Geodatischen Institut von Dr. E. HiBNER und O. MeissNeEr. Astronom. Nach-
richten Bd. 207, S. 272. 1918.

3*
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1 | 2 ’ 3 | 4 | 5 6
Nr. Station Breite Linge Schwerestor. in 0,001 cm | pjferenz
beob.(=4g)| berechn. | .
1 Dakar . . . . . +14° 407 (17° 25'W| 116 +72 -+44
2 Bathurst . . . . |+13°27/|16° 3¢'W| 4122 -+ 36 +86
3 Freetown . . . . |4+ 8°297/13°14'W| + 85 +33 -+52
4 Monrovia . . . . |+ 6°197(10°49°W| -+ 86 +55 +31
5 Lagos. . . . . . + 6°28| 3°26'E + 59 +35 +24
6 Libreville . . . |+ 0°22’} 9°27"E | (— 30) (-+16) (—46)
7 || Kap Lopez . . . | — 0°42"| 8°48'E + 51 443 + 8
8 Banana . . . . . — 6° 1/|12° 23'E + 40 +16 +24
9 || Loanda . . . . . — 8°497|13° 14'E + 62 126 +36
10 Lobitobucht . . | —12°207|13° 35'E -+ 59 + 2 +57
11 Gr. Fischbucht . | —16° 24"|11° 43'E + 49 +34 +15
12 Walfischbai . . . | —22° 58114° 29'E + 42 — 6 +48
13 Liideritzbucht . . | —26° 39’ |{15° 10’'E -+ 36 + 2 +34
14 Nolloth . . . . . —29° 15 (16° 52’'E + 46 — 4 +50
15 Kapstadt . . . . | —33°56"|18° 29'E + 21 +36 —15

Mit Ausnahme der Station Libreville, die MEISSNER als von unkon-
trollierbaren starken Fehlerquellen beeinflufit ansah, zeigen alle beobach-
teten Ag-Werte eine einheitliche Orientierung. Der mittlere Wert
betriigt 62,4, MEIssNER hat auf Grund der HrermerTschen Methode
fiir diese Stationen die isostatische Reduktion durchgefiihrt. Die in
der Voraussetzung einer Ausgleichstiefe von 120 km gewonnenen theo-
retischen Werte finden sich in Spalte 5, ihr mittlerer Wert ist 27,2.
Die Werte sind also um 35 Einheiten niedriger als die beobachteten.
Gegeniiber der Theorie macht sich an der ganzen westafrikanischen
Kiiste ein Masseniitberschull bemerkbar, der auch bei den einzelnen
Stationen annshernd der gleiche ist (Spalte 6). Doch darf daraus nicht
der Schlufl auf Mangel an Kompensation gezogen werden. Vielmehr
sind die Voraussetzungen der theoretischen Berechnung unzutreffend.
Die Annahme einer Ausgleichstiefe von 150—200 km unter dem afri-
kanischen Kontinent statt 120 km wiirde die Differenzen zwischen
Beobachtung und Berechnung verschwinden lassen. Im grofen ganzen
befindet sich also die afrikanische Scholle im Gleichgewicht.

Schollenlédnder.

Es handelt sich hier um Gebiete, die eine ausgeprigte Vertikal-
Orogenese, evtl. im Zusammenhang mit vulkanischen Vorgéingen, er-
fahren haben.

Das ostafrikanische Grabensystem ist sowohl geologisch
als auch gravimetrisch so weit untersucht, dafl ein gewisser Einblick
in den Ablauf der geologischen Vorginge méglich ist. Das Stadium
der Erforschung erfordert getrennte Besprechung der beiden Gebiete:
1. Rote-Meer-Graben, 2. Ostafrikanisches Grabensystem i. e. S.

Der Charakter des Roten Meeres?!) als Graben ist unbestritten,
weniger sicher seine Deutung als Zerrungsgraben. Zum Versténdnis
des Schwerezustandes sind einige tektonische Bemerkungen von-

1) Zur Orientierung diene die Karte des Roten Meeres im ANpDrREEschen Hand-
atlas.
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néten. Im groflen ganzen stellt das Rote Meer einen Grabenbruch
von jetzt 2200 m Tiefe dar mit staffelférmigen Briichen von beiden
Seiten zur Mitte der Sohle!). Der nordliche Teil des Grabens zeigt
bis zur Hohe von Suakir eine viel weitere Raumanlage als der siidliche,
wo eigentlich nur ein wenige hundert Meter tiefes Plateau mit einer
schmalen, etwa 800 m tiefen Rinne vorliegt. In noch stirkerem Gegen-
satz zu dem nordlichen, im Mittel 1000 m tiefen Teil des Roten Meeres
stehen die beiden Gabelungsstiicke: Golf von Suez und Golf von Akaba,
ersterer an Tiefe 82 m, letzterer 200 m nicht iiberschreitend. Beide sind
durch Verwerfungen, die einen submarinen Steilabfall von ca. 900 m
bedingen, vom Roten Meer getrennt.

Gravimetrisch sind diese beiden Aste in gleich ausgeprigter
Weise vom Roten Meer unterschieden?). Alle vier Stationen im Golf
von Akaba weisen ein starkes Defizit an Totalschwere (4g) auf, das
stets zwischen — 60 und — 80 Einheiten gelegen ist. Etwas abweichend
liegen die Verhaltnisse im Suezgolf. Von den 8 Messungen sind 5 negativ,
doch viel schwicher negativ als die im Golf von Akaba (—2, — 14,
— 17, —16, —27). Daneben treten drei positive Werte von Ag auf:
418, + 18, 4 53. Hier liegt also kein einheitliches Defizit vor.

Der gesamte iibrige Graben zeigt positives Verhalten, mit Ausnalhme
von drei Stationen im siidlichen Drittel, die alle im Bereich der hier hoch
liegenden randlichen Staffelbriiche gelegen sind, im Bereich der west-
lichen Staffelbriiche: Sahate — 17, Dahalak — 20, im Bereich der &st-
lichen: Insel Kamaran — 15. Die Verteilung der totalen Schweriiber-
schiisse ist im groBen ganzen folgende: Die Kiistenstationen zeigen
meist Werte in niedrigen Grenzen, zwischen 40 und - 40, gehen
selten iiber 4 40 hinaus. Die héheren Werte von -+ 40 bis -+ 100 finden
sich vorwiegend iiber den groferen Tiefen und kiistenferner. Eine Aus-
nabme bildet die sehr kiistennahe Insel St. Johns mit 4- 171. Im Golf
von Aden finden sich keine Werte mehr unter -+ 50, sie steigen hier
an bis 4 196. Der Graben zeigt somit in randlichen Teilen mehr oder
weniger Kompensation, in zentralen Teilen einen gewissen UberschuB,
der sich in den siidlichen Gebieten und im ‘Golf von Aden, also dort,
wo mit der Grabenbildung synchrone basische Ergiisse sich hiufen,
steigert.

Die Zustande im Bereich des ostafrikanischen Graben-
systems sind etwas abweichend. Eine klare Darstellung der tekto-
nischen Verhdltnisse verdanken wir E. KRENKELS neuem Werk: Die
Bruchzonen Ostafrikas?). Hier findet sich auch bereits eine Verkniipfung
der tektonischen und der gravimetrischen Zustéinde, welch letztere
E. KoHLSCHUTTER in den Jahren 1898—1900 feststellte4).

In diesem Schollenland, in dem schmale Krustenstreifen zwischen
breiten Feldern versenkt sind, zeigen sich enge Beziehungen zwischen

1) BLANkENHORN, M.: Syrien, Arabien, Mesopotamien. Handbuch d. Reg.
Geologie Bd. 5, Abt. 4, S. 55. 1914. )

2) Borras 1911 und Hrcker 1908.

3) Berlin: Gebriider Borntriger 1922.

%) Nachr. d. Kgl. Ges. d. Wiss., Gottingen, Math.-Physik. Klasse 1911, S. 1.



38

Der heutige Gleichgewichtszustand der Erdkruste.

den tektonischen Einheiten und dem gravimetrischen Verhalten, was
KoHnLscEUTTER bereits erkannte und diskutierte.

Es erweist sich hier (vgl. Tabelle) bei einer Gruppierung in Graben-
stationen und Plateaustationen sofort ein grofer Gegensatz:

Stérungswerte und Kompensationen der ostafrikanischen
Schwerenstationen (nach F. Kourscutrrer 1911).

1 e | s | 4 5 6 | 7 N
Stérungsreste s
Meeres-| Totale | Schwere- ﬂaChAnb_riﬂgung Ali,s(f]annd E(tﬁi‘gkagg_n Stérungs-
hohe [Storung|anomalie| der Steilrand- | g o | S &
korrektion bei tinen- | tinental- reste
Station q do=v0 | 9 =70 M‘:g:é:ﬁsgce}:%rng talrand abfall ‘s .
is 9, —(ro+dy
g, —7o a Sy
0,001 0,001
m cm/sec?|cm/sec? | 0,001 cm/sec? km |0,00lcm/sec?|0,001cm/sec?
Kiistenferne Stationen auf héheren Plateaus
Ssurae .|l 2195 | +94 | —159 441 480 + 9 +32
Umburru . . . || 1823 | 461 | —149 + 8 430 +10 — 2
Isimia L 1733 | +74 | —125 +19 880 4 5 +14
DonjoNdorobba || 1715 | 4-32 | —166 + 9 510 + 9 0
Masaiirua, . . . || 1701 | +90 | —107 +60 | 540 + 8 +52
Matabatu . . . || 1688 | +58 | —136 +23 . 890 +11 +12
Kwera-See 1601 | +-84 | —100 -+ 37 | 830 + 5 +32
Mittel 1780 | +70 [—135]  +27 | |
Kiistenferne Stationen auf mittelhohen Plateaus
Ipuani . . . . || 1419 | +20 | —143 4+ 9 550 +8 4- 1
Kakoma 1270 | + 3 | —143 —16 990 +5 —21
Ndjilla . 1242 | 4- 8 | —135 — 4 750 +6 —10
Tambarala . . || 1229 | — 7 | --148 —14 620 +7 —21
Tabora . . . . | 1214 | —21 | —161 —21 730 +6 —27
Massonso . 1094 | 37 | — 89 +37 830 +-5 -+ 32
Ugaga 1075 | +13 | —111 + 7 900 +5 + 2
Kondsi . 1053 | -~ 1 | —120 - 17 970 +5 —12
Mittel 1199 | 4 7 [—131 —1 |
Kiistenferne Graben-Stationen
Niarasa . . . . || 1066 | — 36| —159 +15 480 | + 9 + 6
Wembare . 1062 | — 38| —160 —17 590 + 7 —24
Umbugwe . 978 | — 23| —135 +11 400 -+ 11 0
Kamsamba . 864 | — 72| —172 —22 790 + 5 —27
Bangwe. . . . 829 ' — 33! —128 - 9 1030 4+ 4 —13
Bismarckbury . 807 | — 78| —170 —35 900 -5 —40
Moliro 792 | — 57| —148 —30 960 +~ 5 —35
Guassonjiro . . 676 | — 89| —167 — 4 440 -+10 —14
Alt-Langenburg | 477 | —-119| —174 — 2 580 -~ 8 —10
Mittel 839 | — 61| —157 —10
Stationen am FuB} des Kilimandscharo
Moschi . 1141 ' 4-16 | —115 16 270 +15 i +1
Ssigirari. . . . | 1139 | + 9 | —122 + 9 330 +13 —4
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1 P2 3 ‘ 4 5 6 7 8

Stérungsreste .
+ Abstand| Steilrand-
Meeres- | Totale | Schwere- nggi‘g?gg’;%‘é’_lg vom | korrektion | Stérungs-

hghe |Storung) anomalie korrektion bei tﬁ%l;- {\lxgelllitg{l reste
Station " isostatischer |y1 1| " abfall
H go—7o | 9, — o | Massenlagerung is
ie g, (yo+dy)
9, =70 a 3y

| 0,001 | 0,001 |
m cm/sec? | cm/sec? | 0,001 cm/sec? km tO,OOlcm/st—:c2 0,001cm/sec?

Kiistennahe Plateau-Stationen

Wilhelmstal . . 1378 | +101| — 57 423 140 [ +22 + 1
Donjo Benne . | 1146 |+ 29| —103 +10 270 | +15 -5
Kwamkoro . . | 925 |+ 92| — 14| 442 130 | +25 +17
Maji ja njuu . | 891 -+ 23| — 80| 411 210 | +18 7
Kiistennahe Graben-Stationen
Bufu . . . . . i 656 | —22 | —99 +13 240 | 417 | —4
Kihviro . . .. 504 | — 5| —63 +25 180 | 421 | 4
Kiisten-Stationen
Daressalam . . | 71 418 | +17 +18 | 40 +41 —23
Pangani. . . .| 7| —-35' —36 —26 90 | +29 —55
Mosambique . 3| 475 ' +75 | +75 F 9 +4-54 +21

Die Totalschwere der Grabenstationen ist stets stark negativ, im
Mittel 4g — 61, die der Plateaustationen mit zwei Ausnahmen positiv
{Spalte 3). .

Dieses Bild andert sich, wenn man mit KoHLscaEUTTER die Steil-
randkorrektur beriicksichtigt, d. h. wenn man von vornherein
annimmt, daB die Massenlagerung isostatisch und man an den Ag-
Werten eine entsprechende Korrektur anbringt, welche die Nachbar-
schaft leichterer resp. schwererer Massen fiir die Graben- resp. fiir die
Plateaustationen in Rechnung bringt. Es ergeben sich dann die mit
g,' — 7, in Spalte 5 der Tabelle angegebenen Werte. Die Berechtigung
der Anwendung dieses Verfahrens kann in Frage gestellt werden, da die
isostatische resp. anisostatische Lagerung der Schollen ja erst zu er-
weisen ist und daher nicht zur Voraussetzung genommen werden kann.
Da durch dieses Verfahren die Anomalien ja auch keineswegs verschwin-
den, so scheint darin ein Hinweis zu liegen, da$ isostatische Lagerung
nicht vorliegt.

Ferner hat KonLscEUTTER auch fiir die weiter landeinwirts liegenden
Stationen den EinfluB des Kontinentalabfalls zur Tiefsee
beriicksichtigt. Es wurde ein Faktor dy (Spalte 7) von (gi' — y,) in
Abzug gebracht. Die verbleibenden Stérungsreste zeigt Spalte 8. Da
nach den bisherigen Messungen das Gesamtverhiltnis von Kontinent
zu Ozean ein isostatisches ist, so muB die Berechtigung dieser Korrek-
tur anerkannt werden. Beriicksichtigt man diese Korrektur allein, -
so bleiben die anisostatischen Verhiltnisse der Griaben und Plateaus
bestehen. Nach Priifung aller zu beriicksichtigenden Momente, deren
Wiedergabe hier zu weit fithren wiirde, kommt KOHLSCHUTTER zu dem
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Ergebnis, dafl die ostafrikanischen Graben teils vdollig, teils
fast vollig unkompensiert sind (I. c. S. 26).

Soweit die Tatsachen im ostafrikanischen Bruchsystem. Es ergibt
sich die bereits bekannte Tatsache, daB in den Griben von Suez
und Akaba ebenso wie in Ostafrika Defizit, im siidlichen
RotenMeerundim Golf von Aden UberschuBanTotalschwere
herrscht.

Wie sind diese Tatsachen zu deuten? Die Mehrzahl der Kenner
dieses Gebietes bevorzugt fiir die Genese besonders des ostafrikanischen
Systems die Theorie der Zerrung. Die Richtigkeit dieser Anschauung,
fiir deren Zurechtbestehen E. KRENKEL wesentliche Tatsachen anzu-
fithren vermochte, vorausgesetzt, ergeben sich daraus folgende Mog-
lichkeiten des Mechanismus der Schollenbewegung:

Ein Spaltensystem in O- und NO-Afrika ermoglicht es, daf ostlich
davon gelegene Krustenteile nach O resp. NO bewegt werden, so daf
theoretisch klaffende Spalten entstehen miiBiten. Durchsetzt dieses
Spaltensystem die im Mittel etwa 120 km méchtige Kruste und reicht
es bis in Tiefen, die ein Material enthalten, das durch Druckentlastung
eruptionsfahig wird, so sind zwei Moglichkeiten gegeben: 1. entweder
gleiten bei Beginn des Klaffens Streifenschollen infolge der Schwere
von oben in die Spalte, oder 2. Tiefenmaterialien wandern eruptions-
fahig nach oben, die Spalte fiillend. DaB die zweite Losung, in sehr
groBen Teilen des Gebietes wenigstens, nicht ausschlieBlich eingeschlagen
wurde, zeigt das véllige oder fast vollige Fehlen von mit der Tek-
tonik synchronen Magmen in vielen Grabenteilen. So zeigt die Gstliche
Stérungszone Ostafrikas einen sehr geringen Vulkanismus, die west-
liche Zone nur am Kivusee und am Nordende des Njassagrabens. Der
Tanganjikagraben ist vollig frei davon, ebenso die grofiten, besonders
nordlichen Teile des Roten-Meer-Systems?).

Dieser Umstand scheint dafiir zu sprechen, daf die Spalten nicht
sofort in eruptionsfahige Tiefen fortsetzten. Es scheint also durch Zerrung
eine Kluft mit nach unten konvergierenden Winden entstanden zu sein,
in die von oben her Streifenschollen einheitlich oder gestaffelt einsanken.
Als Folge ergibt sich iiber diesen Griaben ein totaler Schweredefekt, gleich-
gliltig, ob die Spalte ganz oder teilweise von der absackenden Materie er-
filllt wurde. Diese Vorstellung wiirde den Tatsachen entsprechen.

Es lassen sich hieraus leicht bei weiterem Fortgang der Zerrung
groBere Einbruchsformen wie der Rote-Meer-Graben ableiten. Dabei
miissen durch den Fortgang der ZerreiBung der Kruste Tiefenmaterialien
durch Druckentlastung eruptionsfahig werden, die aufsteigend licken-
ausfiillend und extrusiv, besonders wenn basisch, zu einer Kompen-
sation evtl. zu einer Uberkompensation, d. h. zu einem Uberschufl an
Totalschwere fithren. Das wiirde dem Zustand im siidlichen Teil des
Roten-Meer-Grabens entsprechen.

Es bestehen aber gegen diese Deutung im Bereich des ostafri-
kanischen Bruchsystems Bedenken. Es zeigt sich, dafl das totale
Schweredefizit der Graben an GroBe etwa den negativen Formen der

1) KrenNkEL, E.: L ¢. S. 57—58.
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Erdoberfliche entspricht, d. h. der den Griben gegeniiber den Plateaus
fehlende Masse (vgl. Tabelle Spalte 2 fiir Grabenstationen). Die Schwere-
anomalie unter dem Meeresniveau ist (Spalte 4) im Mittel — 157, der
ein Massendefekt von ca. 1570 m Gestein (von der Dichte 2,4) entspriche,
wahrend zur Kompensation im Mittel (Spalte 2) nur 839 m Gestein
von 2,7 Dichte zur Verfiigung stehen. Das totale Defizit (g, — y,) von
im Mittel — 61 Einheiten (Spalte 3) entspricht annshernd dem topo-
graphischen Defekt.

Aus dieser Tatsache ergibt sich die Alternative, daB entweder die
absinkenden Streifenschollen die Spalten nur locker zu fiillen vermochten
— wofiir vom geologischen Standpunkt aus keine Veranlassung vorliegt,
auch miiBte bei der Breite der Griben im Verhiltnis zur Krustendicke
(Rotes Meer ca. 250 : 120 km; Ostafrika 80 —100 :120 km) Kompen-
sation eingetreten sein — oder aber die geologischen Lagerungsverhalt-
nisse sind andere als die von Zerrungsgriben. Unter Meeresniveau liegende
totale Defekte entstehen nun stets dann, wenn Krustenteile passiv in
groBere Tiefe gedringt werden und hier schwereres subkrustales Material
verdringen, wie z. B. bei den Randsenken der Faltengebirge.

Aus diesen Uberlegungen heraus scheint mir der Typ der Zerrungs-
graben den gravimetrischen Tatsachen nicht ganz gerecht zu werden. Doch
liegt es mir fern, den von E. KRENKEL u. a. geduBerten guten Griinden fiir
diesen Typ ihre Berechtigung und Bedeutung absprechen zu wollen. —
Die Korrelationen zwischen tektonischem Verhalten und gravimetrischem
Zustand in anderen Grabensystemen sind noch weniger geklart. —

Diejenigen Teile der Erdkruste, die nicht wie junge Faltengebirge,
groBe Tafellinder, grofle alte Massive oder Schollenlinder einen mehr
oder weniger einheitlichen geologischen Charakter und daher eine gleich-
sinnige gravimetrische Orientierung tragen, sind tektonisch kompli-
zierterer Art. Als Typ dieser Gebilde betrachten wir dasmitteldeutsche
Schollenmosaik.

In dem Gebiete Mitteleuropas nérdlich der Alpen mit ihrer einheitlichen
tektonischen und gravimetrischen Charakterisierung liegt ein Komplex
von kleineren tektonischen Einheiten, die, sehr verschiedenen Aufbaues
und Alters, zu einem Schollenmosaik zusammengeschweit worden sind.

DaB in diesem Bereich der Verlauf der Isanomalen, also das Ver-
halten von Ag”, ein hochst wechselndes und wirres Bild bietet, hat
KossmaT gezeigt. Wieweit aber die einzelnen Teile des Gebietes im
isostatischen Gleichgewicht sind, dariiber geben allein die 4g-Werte
Auskunft. Und zwar ist es nicht unbedingt erforderlich, fiir die isosta-
tische Beurteilung der Gebiete die 4 g-Werte auf die mittlere Meeres-
hohe der einzelnen Stationen umzurechnen, da es sich hier zumeist
nicht um derart stark zertalte Gebiete handelt, als daB ihr provinzieller
isostatischer Charakter nicht doch zum Ausdruck kame.

Das Gebiet ist gravimetrisch verschieden weitgehend untersucht.
Die meisten Messungen liegen iiber den Harz und seine Umgebung vorl).

1) HaasEMANN, L.: Bestimmung der Intensitit der Schwerkraft auf 66 Sta.
tionen im Harz und seiner weiteren Umgebung. Versff. PreuB. Geodst. Inst.,
N. F., Berlin 1905, Nr. 19.
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Der Harz erweist sich als ein ausgesprochenes UberschuBgebiet an Total-
schwere (vgl. Karte Abb. 9a). Er entsteigt einer Umgebung, die einen
totalen Schwereiiberschufl von im allgemeinen nicht mehr als 40 Ein-
heiten zeigt. Der Harz selbst weist dagegen in seiner ganzen Linge
von Grund bis iiber Wippra hinaus Werte von mehr als 60 Einheiten
auf, allerdings nicht auf der ganzen Breite seiner geologischen Aus-
dehnung. Von besonderem Interesse ist das Brockengebiet. Hier
werden Uberschiisse von iiber 140 Einheiten erreicht. Uberschiisse iiber
100 Einheiten umfassen das ganze Brockengranitgebiet und erstrecken
sich auffallend in stidwestlicher Richtung bis iber St. Andreasberg
hinaus. Hierin macht sich ein Zug erzgebirgischen Streichens bemerk-
bar. Der Granit der Viktorshohe des Unterharzes bildet sich merk-
wiirdigerweise gar nicht ab. Die Karte enthilt die unkorrigierten 4 g-
Werte, bringt also den Kompensationszustand des Harzgebietes nicht
einwandfrei zum Ausdruck. FEine isostatische Reduktion wiirde dazu
fithren, die hohen Werte an Totalschwere im Brockengebiet abzu-
schwichen.

Vergleicht man mit dér Darstellung der Anisostasien die Karte
der Schwereanomalien (vgl. Abb. 9b), so ist zunichst der erzgebirgische
Zug der Schwerestorung aus dem Bilde véllig verschwunden. Zwar ist
auch jetzt noch ein Schwereiiberschu — bemerkenswerterweise im
ganzen Gebiet — vorhanden, aber der Verlauf der Isanomalen ist ein
ausgesprochen hercynischer, und das Maximum mit 39 Einheiten hat
sich vom Brocken nach St. Andreasberg verschoben.

Diese Tatsachen fithren zu der Auffassung, daB die erzgebirgische
Erstreckung des totalen Schwereiiberschusses durch die Verteilung
der Gesteinsmassen oberhalb des Meeresspiegels bedingt ist. Ein Ver-
such der Ubertragung in das Geologische wiirde lauten: Der Brocken-
granit ist ein Lakkolith, dessen Massen mehr oder weniger konkordant
zwischen Acker-Bruchberg-Sattel im NW und Elbingréder Sattel im SO
intrudiert sind. Die Verteilung der Schwereanomalien deutet an, daf bei
St. Andreasberg und evtl. am Brocken, wo ein zweites kleineres Maximum
sich findet, die Durchbriiche aus der Tiefe, also die Stiele liegen?).

Der Gesamtharz ist also nicht kompensiert, zeigt vielmehr einen
betrachtlichen totalen Schwereiiberschufl. Die Scholle ,,Harz‘ be-
findet sich somit nicht im isostatischen Gleichgewicht. Im Mittel kommt
ihr annahernd ein Ubergewicht von 65 Einheiten zu. Diese Uberlast
ist nicht hinreichend, um eine selbstindige isostatische Einstellung
der Scholle auszul6sen, indem sich der Harzkoérper aus dem Verband
seiner Umgebung loslost. ,

Der Umstand, daB das ganze mitteldeutsche Schollenmosaik ein-
schlieflich des Harzes ein, wenn auch geringes Plus an Totalschwere
zeigt, findet dadurch seine Erklirung, dall die durch Eisbelastung
wihrend der Diluvialzeit aus fennoskandischen Gebieten fortgeprefiten
subkrustalen Massen nach erfolgter Entlastung noch nicht wieder

1) Diese Auffassung von der Natur der Brockengranit-Intrusion findet,
wie H. CrLoos jiingst mitteilte (Was liegt unter dem Granit? Naturwissenschaften
Jg. 11, 8. 9. 1923), auch in geologischen Umsténden eine Stiitze.
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vollig dorthin zurtickgekehrt sind, wie die Schweremessungen in Skan-
dinavien ergeben haben (vgl. Kapitel VIII).

Geologisch ergibt sich annghernd folgende Vorstellung: Im Bereich
des Harzes ist die Erdkruste wie ein Blech nach oben ausgebeult. Die
héchste Aufwolbung der Beule ist im Harz angeschnitten. In einiger
Tiefe verliuft in der Umgebung des Harzes die Aufbeulung etwas anders,
wie die Karte der Isanomalen zeigt. Unter der Aufwélbung stehen die
schwereren subkrustalen Massen etwas hoher als sonst. Es ist jedoch
bemerkenswert, daB, wie die Isanomalenkarte zeigt, auch in der Um-
gebung des Harzes sehr groBe A g”-UberschuBgebiete auftreten, z. T.
mit héheren Uberschiissen (4 40 bis + 50 Einheiten) als unter dem
Harz selbst, so im Querfurter Sattel und im Magdeburger Horst. Die
Abbildung der Tiefentektonik 1st hier eine sehr klare, geeignet, iiber den
Verlauf der bedeckten Teile des variscischen Bogens AufschluB zu geben.

Die iibrigen Reste des variscischen Bogens scheinen sich #hnlich
zu verhalten wie der Harz. Wenigstens zeigen Schwarzwald und Vogesen
starke totale Uberschiisse (4g), denen auch Dichteantiklinalen der
Unterlage (4¢”’) entsprechen. Uber die rheinische Masse fehlen bisher
Untersuchungen.

Eine etwas andere Stellung nimmt die béhmische Masse ein.
Der totale Schweretiberschuf3 dieses Gebietes ist weniger grof als der
der iibrigen alten Kerne, er bewegt sich im Mittel um 4+ 30 bis 4 40.
Auch fehlt, wie F. KossMAT schon betonte, im Untergrunde die Schwere-
antiklinale (dg¢”). Das Gebiet ist also seiner Kompensation niher
als die tibrigen Hochgebiete. KossmaT méchte in dem annshernd
kompensierten Zustand der béhmischen Masse ein Relikt aus der Zeit
der varistischen Gebirgsbildung sehen.

Die zwischen diesen Hochgebieten liegenden Felder Mitteldeutsch-
lands weisen fast durchgehend isostatisch einen gewissen UberschuB auf,
etwa 10—40 Einheiten, selten in einer Abhéingigkeit vom geologischen
Bau, wie z. B. das Gebiet der hercynischen Mulde nérdlich des Harzes mit
einem auffallend geringen A g-Uberschufl gegeniiber seiner Umgebung.

Im N, in der Norddeutschen Tiefebene, nahe der Ostsee und
Nordsee liegen Gebiete fast volliger Kompensation. Die Werte sind
ohne weiteres verwendbar, da die Beobachtungsstationen in der mitt-
leren Meereshohe ihrer Umgebung liegen (E. Borras 1911, S. 94ff.):

- o7
Station |Meoreshihe | (_ B | (=0 0
m 0,001 cm 0,001 em
Hoya . . . . ... LSt -1 +1
Bremen . . . . . .| 0 +2 +2
Worpswede. . . . . |22 +3 +5
Lineburg . . . . . 21 —+17 -+9
Wilhelmshaven . . .| 4 +5 +5
Hamburg . . . . . Y24 +1 +3
Lehe . . . . . .. ‘ 2 0 0
Hohenkirchen . . .| 0 +2 +2
Wangeroog . . . . [ 6 +3 +4
Otterndorf . . . . . ; 3 42 +2
Neuwerk . . . . . 14 0 0
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Auch kleine Defizitgebiete an 4g kommen vor:

B dg7 | A

Station Meereshihe | (_on” ) 1 (25,7,

m 0,001 cm 0,001 cm
Sehlsgrund . . . . . 109 —18 -9
Arnswalde . . . . . | 60 —11 —6
Langwedel . . . . . 13 — 4 -3
Oevelgonne. . . . . ! 2 -1 —1
Beverstedt . . . . . 12 - 3 —2
Oldesloe . . . . . . 10 -2 -1
Helgoland . . . . . 51 —12 -7
Itzehoe . . . . . . 16,5 — 3 —1

Eddelack, noérdlich |

Brunsbiittel . . .| 1,1 — 4 —4

Diese Defizitgebiete liegen noch im EinfluBlbereich des Skandinavi-
schen Schildes, das sich zur Zeit noch an Masse sattigt, indem es seiner
Umgebung solche entzieht. Wir haben es hier mit einem Teil des sog.
Absaugungsgiirtels zu tun (vgl. Kapitel VIII, ,,Diluviale Vereisung und
Isostasie®),"

Das sind lediglich die ganz groflen Ziige im isostatischen Zustand
des mitteldeutschen Gebietes. In den Einzelheiten sind noch engere
Beziehungen zwischen Schwereverhalten und geologischer Struktur
feststellbar, besonders hinsichtlich der Grabenbildung, doch koénnen
Untersuchungen dariiber hier noch nicht verwertet werden.

Im groBen ganzen erweist sich Mitteldeutschland als eine verbogene
und verbeulte Platte, die in ihrer Gesamtheit einen gewissen Schwere-
iberschuBl aufweist, der sich in besonders aufgetriebenen Teilen bis zu
139 Einheiten steigern kann. Die aufgebogenen Teile tragen sich in-
folge der Gesteinselastizitit. In keinem der einzelnen Elemente, aus
denen sich die Platte zusammensetzt, ist die Uberlast so groB, da8 sie
bisher selbstéindige Kompensation eingeleitet hitte. Das wirft ein ge-
wisses Licht auf die GroBe der Last resp. die Ausdehnung der selb-
stindig kompensierenden Schollen, Fragen, die weiter unten der Kr-
orterung unterliegen. Auf jeden Fall ist der anisostatische Zustand der
einzelnen tektonischen Elemente Mitteldeutschlands ein Beweis gegen
die sog. lokale Kompensation amerikanischer Geoddten (HayFrorD,
Bowik u. a.) und ein Zeugnis fiir eine Kompensation regionaler Art.

Isostasieuntersuchungen liegen ferner fiir das Gebiet der Ver-
einigten Staaten vor, und es ist der Ort, hier kurz ihre Bedeutung
zu erértern. — Bowik hat auf Grund seiner und Hayrorps Unter-
suchungen eine Karte der Schwerestérungen zusammengestellt!). Diese
in Abb. 10 wiedergegebene Karte bringt den isostatischen Zustand der
U. 8. A. zum Ausdruck und ist bereits das Objekt vielfacher Diskus-
sionen gewesen. Der Karte liegen nur 124 Beobachtungen zugrunde.
Bemerkenswert ist, dafl die Messungen positiven und negativen Er-

1y Bowie, W.: Effect to topography and isostatic compensation upon the
intensity of gravity. U. 8. coast and geodetic survey. Special publ. Washington
1912, Nr. 12. Abb. 2.
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gebnisses nicht etwa wahllos gemischt liegen, sondern zu gré8eren Grup-
pen vereinigt sind. Die Verteilung dieser Provinzen gleicher Art weist
nun, wie ein Vergleich mit einer geologischen Karte zeigt, auflerordent-

lichgeringe BeziehungenzurgeologischenStrukturder U.S. A.
auf, wie das schon vielerseits, besonders von K. GILBERT'), erértert wurde.

1) GiBErT, K.: Interpretations of anomalies of gravity. U. S. geolog. surv.
Prof. paper 85 C, Washington 1913.
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Die wenigen Beziehungen, die bestehen, deutete F. KossMAT ant).
Das pazifische Randgebiet (Sierra Nevada-System) und Teile des atlan-’
tischen Saumes zeigen betrichtliche Defizite (bis 52 Einheiten). Die
Rocky Mountains weisen groBtenteils einen SchwereiiberschuB auf,
ihr ostliches Vorland (von Minnesota iiber Nebraska, Neumexiko bis
Texas) bildet einen Defizitgiirtel, was also dem Defizit einer Randsenke
entsprechen wiirde, resp. durch die Nachbarschaft des tiefgehenden
Gebirgskérpers hervorgerufen sein konnte. Weiter ostlich folgt eine
Schwelle von Uberschwere, die vom Oberen See iiber St. Paul, Lincoln
nach Texas verlauft. Eine Defizitzone im Bereich des Mississippi 16st
dieses UberschuBigebiet ab. Engere Beziehungen zum geologischen
Untergrund sind in diesen N-S verlaufenden Dichteschwellen nicht
erkennbar. KossMAT glaubt in ihnen evtl. vom Faltengiirtel ausgehende
Massenwellen sehen zu kénnen.

Im dbrigen sind einige prinzipielle Bedenken gegen diese Art der
Darstellung der Schwereverhiltnisse geltend zu machen: Zun#chst
ist das Netz der Beobachtungsstationen sehr weit, fiir das ganze Gebiet
der U. S. liegen nur 124 Messungen vor, wahrend fiir den weit kleineren
Komplex Mitteleuropas Tausende von Messungen zur Verfiigung stehen.
Allerdings ist es unwahrscheirilich, da8 sich auch hier ein derart wirres
Bild der Schwereverteilung ergeben wird, wie es Mitteleuropa bietet.
Denn ein Vergleich der Karte, die auf 124 Stationen basiert, mit einer
alteren, auf Grund von nur 84 Stationen konstruierten, zeigt, daB die
Vermutung einer Anderung der Gruppierung durch Vermehrung der
Stationen unberechtigt ist. Die jetzige Verteilung der Schwereprovinzen
scheint eine annihernd natiirliche zu sein und eine Verdichtung des
Beobachtungsnetzes wird die groBen Ziige der vorliegenden Karte nicht
wesentlich andern.

Ferner ist es von Bedeutung, dafl die Schwerestérungswerte, die der
Karte von Bowik zugrunde liegen, keine A4g-Werte sind. Bowig?)
verwandte hier einen verbesserten Isostasiewert g — g,, d. h. die Diffe-
renz zwischen dem beobachteten g-Wert und einem errechneten g,.
Hierfiir wurde nicht das iibliche Verfahren angewandt, indem man
das beobachtete g auf Meeresspiegel reduziert, sondern es wurde der
theoretische y,-Wert auf die Meereshéhe der Station erhéht, jedoch
unter Anbringung aller Reduktionen, die sich bei Beriicksichtigung
des gesamten Erdreliefs unter Voraussetzung der Isostasie fir
kleinste Erdkrustenteile ergeben. Es war dazu notwendig, einen Wert
fiir die Kompensationstiefe anzunehmen, der mit 113,7 km in Rechnung
gebracht wurde. Ferner wurde gleichm#fige Massenschichtung unter-
halb dieser Tiefe vorausgesetzt. Die Verkniipfung dieser hypothetischen
Werte in den Wert fiir die Isostasie beeintrichtigt seine Verwendung.
Danach scheint mir die Karte von BowI eine wenig natiirliche Wieder-
gabe der isostatischen Zustdnde der U. 8. A. zu sein, und es wire verfehlt,
voreilig aus dieser Darstellung auf einen génzlichen Mangel an Beziehun-
gen zwischen Schwere und geologischer Struktur zu schliefen.

1) KossmaT, F.: Geolog. Rundschau Bd. 12, S. 183. 1921.
2) Bowig, W.: 1. c. 8. 8; KossmaT, F.: L c. S. 182.
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Der Schwerezustand der U. S. A. ist von amerikanischer Seite weit-
gehend zur Beurteilung der Frage nach der Berechtigung des isostatischen
Prinzips herangezogen worden, besonders von Bowie und Hayrorp.
Thre Ausfiihrungen sind nicht in allen Punkten ohne Widerspruch
geblieben. Die Anwendung der obenerwahnten isostatischen Reduktions-
methode auf die Ergebnisse der 124 Schweremessungen der U. S. A.
zeigte das interessante Ergebnis, daf der mittlere Wert der dann ver-
bleibenden Stérungen nicht mehr als 20 Einheiten der dritten Dezimale
von g in Zentimetern betragt. Die Schwankung des Schwerewertes ist
somit eine auBerordentlich geringe. Sie 148t sich durch eine Gesteins-
platte von der Machtigkeit 200 m und von der Dichte 2,4 zum Ausdruck
bringen.

Ein gleiches Resultat ergab die Anwendung der Reduktionsmethode
auf die 383 Beobachtungen der Lotablenkungen in den U.S. A. Man
konnte, wie es von amerikanischer Seite weitgehend geschieht, in diesen
Parallelergebnissen eine wesentliche Bestétigung des isostatischen Ge-
dankens sehen. Der Gedankengang ist der, daf die Voraussetzung der
Isostasie die Abweichungen von dieser auf ein Minimum beschriankt.

Zeitliche Anderungen der Schwere

sind bisher nur selten konstatiert worden, zweifellos weil die Zeitspanne
seit Beginn exakter Messungen bis zur Gegenwart zu gering ist.

Das Gebiet, das hinsichtlich der Schwereforschung als klassisch
bezeichnet werden kann, Indien, liefert in dieser Beziehung einen inter-
essanten Fall: Auf Grund von Publikationen BURRARDS aus dem Jahre
1905 teilt OsmoND FisHER!) mit, daBl die neuen Schweremessungen
in Indien durch LENox CoNYNGHAM aus den Jahren 1903—1904 gegen-
ither den alten Beobachtungen von Basevi und HEAVESIDE aus den
Jahren 1865—1873 erstaunliche Differenzen geliefert hitten:

Station 1865—1873 1903—1904 Ditferenz
cm cm cm
Debra Dun . . . 978,962 979,065 + 0,103
Madras . . . . . 978,237 978,281 + 0,044
Bombag . . . . . ' 978,605 978,632 -+ 0,027
Mupooner . . . ., 978,751 978,795 + 0,044

BurrarD und FisHER halten simtliche Beobachtungen fiir vollig
einwandfrei. Man muf3 also annehmen, dafl im Laufe von 30 Jahren
sehr intensive Dichteverinderungen im Untergrunde stattgefunden
haben. Erdbeben sprechen im iibrigen fiir die Labilitat des Gebietes.
Nimmt man 978 cm als mittlere Schwere an, so wiirde nach FisHER
eine Dichtednderung von 11/,%, in der Tiefe von 50 Meilen geeignet
sein, die Schwereinderung zu erklsiren. Wenn diese Schweretinderungen
nicht als Beobachtungsfehler erklirt werden konnen, so sind sie ein
Beweis, dal Dichteverinderungen in der Tiefe stattfinden.

1) FisHER, O.: A suggested cause of changes of level in. the earth’s crust.
Amer. journ. of sciences 4. ser. vol. 21, S. 216. 1906.

Born, Isostasie. 4
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Einen anderen erwihnenswerten Fall von Schwereinderung hat
K. R. Kocr!) mitgeteilt. Er beobachtete fiir Stuttgart im Juni 1900
eine Schwere von 980,914 (98) cm, im Miarz 1904 dagegen 980, 917
(96) cm. Die sich ergebende Differenz von 3 Einheiten der dritten Dezi-
male von g in Zentimetern betriagt fast das Finffache des mittleren Fehlers.
HermerTs Beurteilung dieser Feststellung ist insofern von Interesse,
weil trotz der Anerkennung der Exaktheit der Beobachtung Zweifel
allein deswegen ausgesprochen wurden, als derartige Schwereverinderun-
gen fiir ausgeschlossen erachtet wurden: Er betrachtet sie als Ergebnisse,
,,die man angesichts der Schéirfe der Beobachtung fiir reell halten méchte,
wenn es nicht zur Zeit kaum denkbar erschiene, diese Schwereverinde-
rungen durch Massentransporte im Erdkérper oder sonstwie zu erklaren.
Bei neueren Schweremessungen fand Kocs iibrigens seine Pendel weniger
stabil, so daBl es sich bei den fritheren Wahrnehmungen wohl doch nur
um instrumentelle Einfliisse handelte?). Vom geologischen Gesichts-
punkte aus konnen diese Zweifel nicht geteilt werden, wenigstens nicht
prinzipiell. Bedenken konnte die starke Verdinderung bei der Kiirze
der Zeit erregen. In geologischer Hinsicht wire es von gréftem Interesse,
ob mit diesen Veridnderungen der Schwere auch solche des Niveaus
verbunden sind. Irgendwelche Daten liegen bisher nicht vor.

Soweit der Tatsachenbestand iiber den Schwerezustand der Erd-
kruste nach dem augenblicklichen Stand der Erforschung. Es zeigt
sich vor allem, dafl sehr groBe Gebiete, wie die weiten Ozeanbdden
und sehr groBe Kontinentanteile, in ihrem gravimetrischen Verhalten
geringe Abweichungen vom theoretisch zu fordernden Schwerezustand
aufweisen. Es sind das vorwiegend solche Gebiete, die seit geologisch
langerer Zeit ungestért geblieben sind, sowohl hinsichtlich orogenetischer
Vorgiange als auch in bezug auf Entlastung und Belastung.

Neben diesen Gebieten der Normalschwere finden sich zahlreiche
Ausnahmen, wo starke Abweichungen vom theoretischen Normalzustand
bestehen. Aber die Verteilung dieser Isostasiestérungen ist nicht regellos.
Es hat sich gezeigt, dal die davon betroffenen Gebiete im Antlitz der
Erde eine Sonderstellung einnehmen, welche die Abweichungen von der
Normalschwere rechtfertigt. Es handelt sich dabei um Gebiete, die
entweder einer jungen Orogenese unterlagen (Alpen) oder eine intensive
Entlastung oder Belastung in jiingerer Zeit erfuhren (Fennoskandia), oder
um Gebiete, die als Teil einer groBeren geotektonischen Einheit passiv
in ein zu hohes (Harz) resp. ein zu tiefes Niveau (Randsenken) gedréngt
wurden, oder um Stérungserscheinungen des Bruchschollenlandes.

Das Wesentliche ist, dafl, wo Ausnahmen von der Norm bestehen,
wir in der Lage sind, die Ausnahme fast stets aus der geologischen
Sonderstellung des Gebietes verstdndlich zu machen. Es

GroBe der Schwerkraft wahrscheinlich machen. Annalen d. Physik 4. Folge, Bd. 15,
S. 146. 1904. ’

?) HermerT, F. R.: Enzyklopidie d. math. Wiss. Bd. VI., 1. B., Heft 2,
S. 177. 1910. - .
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darf nicht unerwihnt bleiben, daf wir von einer restlosen Aufklirung
aller Schwerestérungen weit entfernt sind. Aber im allgemeinen sind die
Forderungen des isostatischen Prinzips im Schwerezustand der Erd-
kruste erfiillt. Und es ist fiir die Berechtigung der Anwendung des hydro-
statischen Prinzips auf die Erdoberfliche von Bedeutung, daB auch
die Abweichungen von der Normalschwere in fast jedem Falle derartige
sind, daB sie durch Anwendung des hydrostatischen Prinzips ihre
Erklarung finden. Die Art der Abweichungen hitte ebensogut gegen
die Richtigkeit dieses Prinzips sprechen kénnen.

Das ist zwar kein mathematischer Beweis fiir die Richtigkeit der
Lehre von der Isostasie; ein solcher ist aber auch selbstverstindlich
gar nicht zu erbringen. Die Tatsachen finden durch die Annahme des
hydrostatischen Prinzips eine so weitgehende Erklirung, wie sie bisher
durch keine andere Hypothese gegeben werden konnte. Und es ist nur
logisch, anzunehmen, dafBl die einzige Hypothese, die in der Lage ist,
die Verteilung der Dichte in der Erdkruste zu erkliren, von allgemeiner
Anwendbarkeit und Giiltigkeit ist.

Man konnte die Annahme machen, daBl die Erdkruste auf einer
ehemals plastischen, in der Gegenwart nur noch elastischen Unterlage
rubt, daf der isostastische Zustand der Erdkruste nicht Folge gegen-
wartiger hydrostatischer, sondern fritherer entsprechender Vorginge
ist, und daB dieser Zustand durch Erstarrung des Untergrundes zu einem
konstanten geworden sei.

Dagegen aber spricht der Umstand, dafl Krustenbewegungen, und
zwar keineswegs rein elastische, wie sie ja dann nur noch méglich wiren,
sich in der jiingsten geologischen Vergangenheit und in der Gegenwart
dauernd abspielten und abspielen. Die Erdkruste zeigt noch heute eine
Beweglichkeit und Reaktionsfahigkeit, wie sie bei ginzlicher Stillegung
ihrer subkrustalen Bewegungsmoglichkeit unverstindlich ware. Das
wird sich durch exakte Messungen immer mehr erweisen.

Es bleibt aber stets zu bedenken, dafl die normale Massenanordnung
nach der Lehre der Isostasie lediglich ein Schema ist, das, wie gezeigt
wurde, nicht immer seine Erfiillung findet. Das Auftreten von Stérungen
ist gelegentlich an Gebiete gekniipft, wo die Deutung auf Grund geo-
logischer Struktur oder geologischer Vorginge versagt. Man wird
nicht nur mit vertikalen Dichtestorungen, sondern auch mit horizontalen
Dichteverschiebungen rechnen miissen. Und man darf evtl. auch die
Voraussetzung einer gleichméifBigen Massenschichtung unter der Kom-
pensationstiefe nicht zu streng aufrecht erhalten wollen. K. GILBERT
hat schon versucht, diesen Gesichtspunkt zur Deutung der Stérungen
mit heran zu ziehen. Wie weit dazu eine Berechtigung vorliegt, wird
im Kapitel V erortert werden.

V. Pseudo-Anisostasien.

Im vorhergehenden wurde bereits angedeutet, daBl die Feststellung
einer Storung totaler Schwere (4g) nicht ohne weiteres mit einem
anisostatischen Zustand identisch zu sein braucht. Es gibt Einfliisse,

4%
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welche in vollig kompensierten Erdkrustenteilen die Schwerkraft anormal
gestalten. Ebenso ist es theoretisch denkbar, da in nichtkompensierten
Gebieten die Schwere infolge sekundirer Einfliisse normal erscheint.

Der erste Fall, daB der isostatische Zustand, also Kompensation
durch sekundire Einfliisse, verschleiert wird und die Schweremessung
eine Storung aufweist, kann durch verschiedene Faktoren bedingt sein,
deren quantitativer EinfluB sich allerdings nicht immer ermitteln
14Bt. Die Ursachen sind stets Heterogenitéten der Dichte der Erdkruste,
teils solche horizontaler, teils vertikaler Anordnung.

Horizontale Heterogenititen.

Verschieden dichte Massen, nebeneinander gelagert, miissen die
Schwere iiber den beiden Gebieten gegenseitig beeinflussen. Jede dieser
Massen kann im Gleichgewicht sein und doch wird die Schwere nicht
normal erscheinen, weil eine Seitenbeeinflussung besteht. Denn die
Schwere an einer Station ist nicht nur abhéngig von der Dichte und
Lagerung der Massen direkt unter ihr, sondern es kommt bis zu einem
gewissen Grade auch die attraktive Wirkung der Nachbarschaft in Frage.

Besteht nun das Prinzip der Isostasie zurecht, so verlangt die Theorie,
daB sich iiberall dort auf der Erdoberfliche Storungen der Totalschwere
vorfinden, wo Massen verschiedener Dichte aneinander stofen. So
muB sich an den Kiisten der Kontinentalblécke und der grofen Inseln,
letztere, soweit sie nicht auf dem Schelf liegen, eine Storung finden und eine
entgegengesetzt gerichtete auf dem Ozean nahe dem Kontinentalrand.

Man kénnte vermuten, daf die Totalschwere iiber dem Kontinental-
rand durch die Nachbarschaft des spezifisch leichten Wassers negativ,
die iiber den Ozeanen in Kontinentalnihe durch die Nachbarschaft
des relativ schweren Kontinentalmaterials positiv beeinfluit wird.
Es zeigt sich jedoch, daB die Stérungen entgegengesetzt sind. Darin
kommt zum Ausdruck, daB nicht so sehr der Dichtezustand der aller-
obersten, wenige Kilometer michtigen Materialien der Lithosphére und
der Hydrosphire ausschlaggebend sind, als vielmehr der der grofien
Tiefe. Mag auch der EinfluB der ersteren eine Rolle spielen, er wird
iibertont und die Stérung in das Gegenteil verdndert durch den Einfluf}
der tieferen Massen.

Entsprechend dem im vorhergehenden Kapitel nachgewiesenen iso-
statischen Zustand der Erdkruste wirken daher die relativ hoch liegenden
schweren Massen der Ozeanbdden auf die Kontinenrandschwere (4¢)
positiv anomalierend, dagegen die weit in die Tiefe reichenden, relativ
leichten Massen der Kontinentalsockel auf die Schwere iiber dem Ozean
in Kontinentalrandnghe negativ stérend.

F. R. Hermert?l) hat diese Verhiltnisse untersucht und auf Grund
von 51 Schwerestationen an ozeanischen Kiisten den Betrag der positiven

1) Heimerr, F. R.: Enzyklopidie d. math. Wissenschaften Bd. 6, 1. B.,
Heft 2, S. 134. 1910, und: Die Tiefe der Ausgleichsfliche bei der PrarTschen
Hypothese fiir das Gleichgewicht der Erdkruste und der Verlauf der Schwere-
storung vom Inneren der Kontinente und Ozeane nach den Kiisten. Sitzungsber.
d. PreuB. Akad. d. Wiss. Bd. 2, 8. 1192. 1909.



Pseudoanisostasien am Kontinentalabfall. 53

Storung auf dem Festlande in Kiistennihe auf 4 36 Einheiten berechnet.
Dabei zeigte sich, dall der Betrag offenbar von der Tiefe des Meeres-
bodens in der Umgebung abhéngig ist. Im iibrigen finden sich groBere
4g nicht nur an ozeanischen, sondern auch an Binnenmeerkiisten,
soweit diese Meere tief genug sind, wie Mittelmeer und Schwarzes Meer.
Es ist eine Erfiillung der Forderung der Isostasie, daB an Schelfmeer-
kiisten 4g mehr oder weniger normal ist. In solchen Fillen treffen wir,
wie im vorhergehenden Kapitel (S. 29) gezeigt wurde, die Kontinental-
randstérung erst am Rande des Schelfmeeres gegen den Ozean nahe dem
Kontinentalabfall.

Die Berechnungen HELMERTS basierten auf der Beobachtungfder
Storungen an den Kiistenstationen. Theoretisch hat O. E. ScmioTz
zuerst die Frage der Kontinentalrandstérung behandelt!), und zwar fiir
den Fall eines Kontinentalblocks mit senkrecht abfallender Kiiste. Die
Stérung von Ag in der Mitte des

Meeressprege/ .4 @ P
Kontinentes fand er bei einem ! v .
Radius von 2200 km gleich .
0,007 cm, bei 1000 km Abstand 7

von der Kiiste gleich 0,0085 cm,
bei 330 km Abstand 0,020 cm,
bei 55 km Abstand 0,065 cm. :
Bis etwa 20 km Kiistenabstand e
wiachst die Storung Ag, sinkt i
aber dann bis zur Kiiste selbst
annihernd auf Null.

Entsprechend der positiven

Storung auf den Kontinenten T Ausgleichefiae T T T T TTTTTTT IS -

muf} sich eine solche negativer Ay}, 11, (Nach F.R. Hermerr, 1909.)
Art tdber dem Meere in

Kiistenndhe finden. Sie wurde zuerst von O. E. Scut6Ttz (1. c. 8. 78)
gefordert und spater auf Grund von Hecrerschen Messungen {iber dem
Ozean fiber dem KiistenfuBl zu — 0,060 cm -+ 0,014 cm abgeleitet2).

Hermert hat weitergehende Berechnungen angestellt, die auf dem
Umstand basieren, daf} er aus den bestehenden Kontinentalrandstérungen
und in Voraussetzung isostatischer Massenlagerung die Ausgleichstiefe
T zu 118 + 22 km feststellen konnte3). Dieses Ergebnis erméglichte
es nun seinerseits wieder, den Gang der Schwerestorung dginder
Nahe der Kiiste sowohl auf dem Festlande als auf dem Meere zu
errechnen.

Im Falle, daB ¢ = 4000 m, cot. v = 50, 7 = 100 km, die Dichte
der Kruste = 2,83, ergibt sich fiir

) Scmrérz, O. E.: Results of the pendulum observations and some remarks
on the constitution of the earth’s crusi. The norwegian North polar expedition
1893—1896 by Fridjof Nansen. London 1900, S. 63. '

2) ScH101Z, O. E.: Uber die Schwerkraft auf dem Meere lings dem Abfall
der Kontinente gegen die Tiefe. Videnskabselskap. Skrifter, Kristiania, Mathem.-
naturw. K1. 1907, Nr. 6, S. 28.

3) Sitzungsber. d. Preuf8. Akad. d. Wiss. Bd. 2, S. 1192, 1909.
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dg an der Kiiste.

Kiistenabstand a
in km

dg in 0,001 cm

m

Kistenabstand a

dg in 0,001 cm

+ 4
+10
+17
420
+25
+34
+41
453
+49
+34
+21
-2
—23

150
190
195
200
201

206 -

210
250
300
350
400
600

—1000

—23
—43
48
—474
474
— 46,7
—45
33
—24
—19
—16
—~10
— B

Bs zeigt sich, daf dg vom Inneren des Kontinentes bis zur Kiiste
(¢ = 0) zunimmt, von hier an bis ¢ = — 201 km abnimmt, wo ein
negatives Maximum liegt. Dann verkleinern sich die negativen dg-

Werte wieder.

Um auch den wahrscheinlicheren Wert von 7' = 120 km zu beriick-
sichtigen, hat HerLMERT fiir diesen einige Daten fiir 6g berechnet:

. T = 100 km T =120 km

@ in km §¢in 0,001 em 4 ¢in 0,001 cm
-+400 -+0,010 +0,011
+200 +0,012 40,019
0 +0,053 40,058
—200 —0,047 —0,053
—400 —0,016 —0,019
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Nach der Tabelle von dg kénnen die auf dem Festland in Kiisten-
nahe beobachteten Werte im Hochstfalle um 53 Einheiten zu gro8, die
auf dem Meere gemessenen im Maximum um 47,4 Einheiten zu niedrig
sein. Es darf jedoch nicht auBer acht gelassen werden, dafl die Fest-
stellung der 6 g-Werte isostatische Massenlagerung und eine Ausgleichs-
tiefe von 120 km zur Voraussetzung hat.

Die Heckerschen Messungen iiber dem Meere stiitzen allerdings
diese theoretischen Ergebnisse nicht restlos, doch sind diese Abweichun-
gen vom Schema infolge des Vorherrschens lokaler Verhiltnisse ver-
standlich. KossMAT zeigte, wie im Bereich der Adria die Kontinental-
randstorungen durch 6rtliche Stérungen véllig unterdriickt werden?).

Die gleichen kompensationsverschleiernden Stérungen der Total-
schwere miissen natiirlich auch am Gebirgsfufl wie in allen entsprechenden
Situationen in der Erdkruste zum Ausdruck kommen. Die groBen 4g-
Defizitgebiete am Saum der jungen Gebirge sind seit langem bekannt
(vgl. Randsenken, Kapitel VII, S. 76). Weniger ausgepragt ist der Total-
iiberschull der Gebirge in der Nahe des Gebirgsrandes. Hier bediirfen
die Werte von 4g meist einer besonderen Reduktion auf die mittlere
Meereshche der Umgebung der Beobachtungsstationen.

Beziiglich der groBen Defizitgiirtel der AuBensenken der Falten-
gebirge hat F. KossmaT die Deutung als Stérung infolge passiver Nieder-
driickung des AuBensaumes der Gebirge wahrscheinlich gemacht. Et-
waige Gebirgsrandstérungen wiirden dann durch diese mehr lokalen
Verhiltnisse verschleiert sein.

Neben solchen Stérungen der Normalschwere durch Dichtedifferenzen
ruhender, stabiler Art treten sicher in grofer Tiefe, unterhalb des Kom-
pensationsniveaus horizontale Dichteheterogenititen labiler
Art im subkrustalen Material auf. Wir begeben uns damit in ein hypo-
thetisches Gebiet, doch ist das Bestehen derartiger Zustinde kaum zu
leugnen. Wir anerkennen intensive vertikale Verschiebungen in geo-
logischen Zeitraumen, deren FErgebnis, wenn abwarts gerichtet, die Uber-
fithrung krustalen Materials in subkrustales mehr oder weniger labiles
Material ist. Was dabei in diese Tiefen geriit, kann verschiedene Dichte
besitzen trotz der dichteausgleichenden Wirkung der Tiefenmetamorphose.
Dieselben Vertikalbewegungen der Kruste sind aber wieder nur denk-
bar, wenn unter der Kruste Masse zu- oder abgefithrt wird, gleichgiiltig,
ob als Ursache oder Wirkung, d. h. wenn Masse horizontal bewegt wird.
Wir miissen also anerkennen, dafl Massen verschiedener Dichte horizontal
und subkrustal verschoben werden. Das ist in gewissem Sinne das,
was O. AMPFERER- einen schlecht gemischten Erdkérper nennt. Trotz
solcher Dichtedifferenzen kann die krustale Masse dariiber im Gleich-
gewicht sein. Die Schweremessung aber wird Sti)'rungen der Total-
schwere feststellen konnen.

So gefahrlich es ist, derartige hypothetische Vorgiinge fiir die Deutung
von sonst nicht verstindlichen Stérungen der Totalschwere heran-
zuziehen, so unrichtig wire es, derartige prinzipiell anzuerkennende
M('jg]ichkeiten aus dem Auge zu lassen.

1 Geol. Rundschau Bd. 12, S. 169. 1921.



56 Pseudo-Anisostasien.

Vertikale Heterogenititen.

DaB die Messung von Adg auch durch vertikale Heterogenititen
der Dichte trotz bestehender Kompensation beeinfluBt werden kann,
ist theoretisch zuzugeben. Das zeigt folgende Uberlegung: Zwei gleich
grofle Gesteinsprismen gehen bis auf das Kompensationsniveau herunter.
Im Prisma 1 liegt in der unteren Hilfte Material von der Dichte 3, in
der oberen solches von der Dichte 2,7; im Prisma 2 sei die Lagerung
umgekehrt. Dann ruben beide gleich schweren Gesteinsprismen mit
gleichem Druck auf dem Kompensationsniveau, beide sind im Gleich-
gewichtszustand. Dagegen werden die Messungen von Ag in den
Mittelpunkten P; und P, der beiden Prismenoberflichen verschiedene
Ergebnisse liefern. Dieser extreme und in der Natur unmdgliche Fall
zeigt, daB die Schweremessung nicht restlos eine Funktion des Kompen-
sationsstadiums ist. :

Wenn auch die Dichteschichtung in der Erdkruste niemals derart
abnorm ist wie in obigem Falle, so sind doch Abweichungen von der
Norm sehr verbreitet. Derartige Fille sind: Wasser iiber schwerem
ozeanischen Boden; lockeres Sediment in jungen Geosynklinalen iiber
dichter Unterlage; alte krystalline Massive mit schwerem Material bis
an die Oberfliche. Neben diesen Fallen, wo im allgemeinen ein Dichte-
gefille nach unten besteht, konnen durch gehaufte Ergiisse oder Intru-
sionen lakkolithartiger Natur Moglichkeiten auftreten, wo nach dem
Erdinneren zu schweres Material durch leichteres ersetzt wird.

- Havrorp und Bowik haben den EinfluB stérender Massen in der
Kruste auf die Entstehung von Schwereanomalien an der Oberflache
berechnet!). In der folgenden Tabelle zeigt jede Zahl den Wert der
Vertikalattraktion in der 3. Dezimale von ¢ in cm, der an einer Station
durch eine Gesteinsmasse von 100 FuB Dicke und 2,67 Dichte (die
sog. Einheitsmasse) und von linear in der linken Spalte angegebenen
Horizontalausdehnung hervorgebracht wird, in der Voraussetzung, da@
diese Masse sich gleichmaflig vom Stationsniveau bis zur angegebenen
Tiefe (2. Horizontalspalte) auf die Gesteinssiule verteilt:

Radizs | Tiefe in FuB B
der Masse | 1900 1 5000 10000 15000 } 113,7 km
1,28km | 29 ] 18 11 08 | 0
166,7 ,, .37 34 34 34 24
1190 ,, 40 | 37 37 37 34

Die Tabelle zeigt, was theoretisch zu erwarten war, dafl die gleiche
Schwerewirkung durch sehr verschiedene Arten der Dichteverteilung
hervorgerufen werden kann. So wird die Anomalie von + 30 bedingt
1. durch die Verteilung der Masse von 100 Fuf bis zu Tiefen von ca.
113,7 km und bei einer horizontalen Ausdehnung von mehr als 166,7 km
und weniger als 1190 km von der Beobachtungsstation, 2. durch Ver-

1) The effect of topography and isostatic compensation etc. U. S. coast and
geodetic survey. Special publication No. 10. Washington 1912, S. 108—111.
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teilung in der Horizontalen bis zu 166,7 km und in die Tiefe bis zu
mehr als 15000 FuB und weniger als 113,7 km, und 3. durch Ver-
teilung der Masse auf eine Flache von 1280 km und etwa 1000 Fuf
Tiefe. Jede Schwere kann durch unendlich viele Arten der Dichte-
verteilung bedingt sein, das ist eines der Grundprinzipien der Gravi-
tationslehre.

Zunichst ist zu bedenken, daB die Dichte eines Gesteins an der
Oberflache, besonders von Sedimenten in Geosynklinalen, keine Kon-
stante, sondern beim Wandern in gréB8ere Tiefen vorwiegend eine Funk-
tion von Temperatur und Druck ist und weniger eine solche der chemischen
Zusammensetzung. Die Uniformierung der Dichte ist etwas, was sich
relativ schnell in geringen Tiefen vollzieht, spitestens in der Grubemann-
schen Katazone. Die Dichtedifferenzen, die urspriinglich zwischen
verschieden dichten Materialien in einer Tiefe von 10 km noch bestehen,
sind etwa solche zwischen 2,7 und 3,4, das sind 7/;, Einheiten. Die rich-
tige Einschiétzung von deren EinfluB auf die dg-Messung ergibt sich,
wenn man sich klar macht, daf} z. B. die Schichtung Ozeanboden- Wasser
der Ozeane, wo die Differenz der Djchten weit groBer ist und wo das
leichtere Material (Wasser) in Machtigkeiten bis zu 6 km (in den weiten
Ozeanboden) und im tiibrigen sehr oberflichennahe vorliegt, nicht die
geringste bisher meBbare Minusstérung an Totalschwere hervorruft.
Denn A4g iiber den weiten Ozeanbdden ist anndhernd normal (vgl. Ka-
pitel IV).

Diese Tatsache widerlegt auch Betrachtungen, die W. Bowig!)
und andere an die Existenz des groflen Ag-Defizits im Vorland der
Faltengebirge gekniipft haben: die hier aufgefiillten Randsenken
seien der obere Teil einer Siule, die bis zu einigen Kilometern Tiefe
unter NN aus relativ leichtem Gestein aufgebaut ist. Und dieses Material
soll in seiner oberflaichennahen Lage eine geringere attraktive Wirkung
ausiiben als normales?).

GILBERT, der zuerst auf vertikale Heterogenititen aufmerksam
machte?®), hat Dichteabnormititen, die im Bereich der Moglichkeiten
liegen, rechnerisch beriicksichtigt, mit dem Ergebnis, daf solche Hetero-
genititen nicht geeignet sind, die bestehenden Anomalien von Ag zu
erklaren?).

1) Bowrk, W.: The relation of isostasy to uplift and subsidence. Americ. journ.
of sciences ser. 5, Bd. 2, S. 1. 1921.

%) Diese Hypothese ist von W. BUrrARD fiir die Gangesebene angewendet
worden (Investigations of isostacy in Himalayan and neighbouringh regions.
Prof. pap. No. 17, Survey of India, Dehra Dun, India, 1918).

8) U. 8. geol. survey, prof. paper, 85 C. Washington 1912, S. 31.

4) Es soll hiermit nicht gesagt sein, daB das Pendel zur Feststellung von
Dichteabnormititen in der Erdkruste ungeeignet sei. Die erste und vielleicht
die zweite Dezimale von g in cm geben den provinziellen Charakter eines Gebietes
an, die dritte Dezimale konnte lokale Anomalien zum Ausdruck bringen. Doch
scheint das iibliche Verfahren nicht genau genug, um derartige Schliisse zuzulassen.
Selbstversténdlich kénnen auch bei starken lokalen Stérungen die zweite und evtl.
die erste Dezimale in Mitleidenschaft gezogen werden. Einem verfeinerten Ver-
fahren diirfte fiir die Erforschung der lokalen Verhéltnisse wahrscheinlich eine
sehr groBle Bedeutung zukommen.
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Immerhin hat man mit ihrer Existenz zu rechnen. Sie werden sich
in einer Weise auf der Karte der totalen Schwerestérungen #suBern,
daB meist ein gewisser Zusammenhang mit der geologischen Struktur
zum Ausdruck kommt. GILBERT sagt richtig, daB wenn die vertikalen
Dichteverschiedenheiten die alleinige Ursache der totale Schwere-
stérungen sind, die Karte der Schwerestérungen eine Karte der Dichte-
anomalien sein wiirde, da jedes Minusgebiet ein Gebiet darstellen wiirde,
in dem die Abweichungen vom normalen Dichtegradienten oben minus
und unten plus wiren und umgekehrt.

Die Tatsache, daBl die Bowiesche Karte der Schwereanomalien der
U.S. A. ebenso wie die Darstellung der Verteilung der Maxima und
Minima der Lotabweichungen wenig oder gar keine Beziehungen zur
geologischen Struktur aufweist, hat in den U.S. A. immer wieder
dazu gefithrt, die Ursachen der bestehenden Anomalien in groBeren
Tiefen zu suchen und zur Erfassung derartiger Méglichkeiten die rechne-
rischen Unterlagen zu schaffen. Vor allem ist, nichst Hayrorp und
Bowig, J. BARRELL in dieser Hinsicht auBerordentlich viel zu verdanken,
der HayrorDS und Bowries Anschauungen vom geologischen Gesichts-
punkt aus einer Kritik unterzog und sie fiir geologische Betrachtungen
korrigierte und nutzbar machte!). Man muf} sich aber bei allen Ergeb-
nissen von BARRELL bewuBt bleiben, daf seinen Berechnungen ein aufler
ordentlich weitmaschiges, unzureichendes Beobachtungsnetz zu-
grunde lag.

BARRELL suchte u. a. die Frage nach der Tiefe und Form der
storenden Masse rechnerisch zu I6sen?). Die storenden Massen
werden der Einfachheit halber kugelférmig angenommen. Das erste
Problem ist, das Epizentrum einer stérenden Masse und ihre Tiefe zu
bestimmen, auf Grund der Natur der Schwereanomalien und der Fehler-
riickstdnde der Lotabweichungen. Er weist nach, daf} fiir eine Kugel
unter einer ebenen Oberfliche der maximale Wert der Schwerestérung
an der Oberfliche 2,6 mal so groB ist, als der Wert der Lotablenkung,
wenn beide in gleichen Einheiten gemessen werden. Der erste Wert
liegt vertikal iiber der stérenden sphirischen Masse, im Epizentrum;
der letztere tritt in seitlichen Abstand vom Epizentrum auf, und zwar
in einem Abstand von 709, der vertikalén Tiefe des stérenden Massen-
zentrums. Diese Tatsache erklart im iibrigen den Umstand, daf bei
Darstellungen beider Stérungen, Schwereanomalie und Lotablenkung,
Maxima resp. Minima sich nicht decken.

Ist dagegen die strende Masse in gleicher Tiefe von der Form einer
ausgedehnten flachen Zylinderscheibe mit vertikaler Achse, so liegt die
maximale Lotablenkung in gréBerer Entfernung vom Epizentrum.

Liegt nun in Wirklichkeit eine stérende Masse von grofer horizon-
taler Ausdehnung vor, so wiirde die Deutung als sphérische Masse das
Zentrum der Masse in eine zu groBe Tiefe verlegen; hat die Masse da-

1) Vgl. seine Artikelserie: The strength of the earth’s crust. Journ. of geol.
Bd. 22. 1914 und Bd. 23. 1915 und J. BarrErL: The status of theorie of isostasy.
Americ. journ. of science 4. ser. Bd. 48, S. 309 u. f. 1919.

2) Ebenda, Bd. 22, S. 441. 1914.
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gegen die Form eines. vertikal stehenden hohen Zylinders, wiirde die
Auffassung als Kugel eine zu geringe Tiefe fiir dessen Zentrum ergeben.

Das Verhaltnis von Maximum der Schwerestéorung zu dem der
Lotablenkung, gleich 2,8, gibt ein Mittel in die Hand zur Feststellung,
ob die stérende Masse von der Form der Kugel abweicht und entweder
mehr breite horizontale Gestalt oder mehr Erstreckung in vertikaler
Achse besitzt.

Dieses kombinjerte Verfahren der Verwendung von Schweremessung
und Lotabweichung kann in Gebieten, wo geniigend Messungen beider
Art vorliegen, sehr fruchtbar sein. Fir die U. 8. A. ist das Beobach-
tungsnetz jedoch noch viel zu wenig dicht.

BARRELL hat ferner Berechnungen angestellt, um eine quantitative
Vorstellung von der Wirkung stérender Massen zu geben?).
Eine Beobachtungsstation soll in der Mitte des oberen Endes eines
Vertikalzylinders liegen, der bis zur Ausgleichsfliche (114 km) fortsetzt.
Der Radius wird nacheinander zu 58,8, 166,7 und 1190 km angenommen.
Durch Horizontalebenen wird der Zylinder in fiinf gleiche Teile geteilt.
Jeder dieser fiinf Teilzylinder soll an Masse einem Zylinder vom gleichen
Radius, jedoch nur 100 FuB Tiefe und einer Dichte von 2,67, der von
Havrorp und Bowik verwandten Einheitsmasse gleich sein. Welches
wird die attraktive Wirkung jedes Teilzylinders auf die Station sein?
Das Ergebnis zeigt folgende Tabelle?):

Abstand der Attraktive Wirkung in Dynen bei
Nr. des Station von der einem Radius von km
Zylinders Oberfliche des |
Zylinders in km 58,8 166,7 1190
I 0,0 + 0,0031 0,0032 0,0036
II1. 22,8 0,0017 0,0028 0,0035

1

IIL. 456 | 0,0010 = 00024 | 0,005
Iv. 68.4 | 00007 | 0,020 | 0,0035
v. | 912 1 00005 | 00017 | 00034

Die drei rechten Vertikalspalten geben die attraktive Wirkung
auf die Station in Dynen pro Zylinder von 22,8 km Hoéhe und 0,00357
Dichte an, der einer Masse in Héhe von nur 100 Fufl und 2,67 squi-
valent ist.

Das Ergebnis ist sehr interessant. Es zeigt sich, daf bei einem Radius
von 58,8 km die Massen nahe der Ausgleichstiefe nur einen Bruchteil der

1 BAR;E:LL, J. B.: The strength of the earth’s crust. 8. Journ. of geol. Bd. 22,
8. 219. 1914. ‘

2) Die Berechnung erfolgte nach einer von Prof. H. S. UBLER zu diesem Zwecke
ausgearbeiteten Formel:

F=2xoy[Va? + & — Va® + (¢ + h)® + R],
worin: F = Anziehungskraft in Dynen (cm/sec™%),
o = Dichte = 0,00357,
y = Gravitationskonstante = 0,000 000 066 58,
a = Radius des Zylinders,
¢ = axiale Entfernung der Station von der Oberfliche des betreffen-
den Zylinders,
h = Hohe des Zylinders = 22,8 km.
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attraktiven Wirkung auf die Station ausiiben, wie die gleiche Masse
nahe der Oberfliche. Beim Radius 166,7 km ist der EinfluB3 der Tiefe
schon weniger grof}, bei dem von 1190 km véllig irrelevant. —

Von groflerem Interesse ist der Fall, daB die Dichte des obersten
und des untersten Zylinders verschieden, erstere 29, geringer als die
mittlere von 2,67, letztere 2%, grofer. Daraus ergibt sich fiir die Station
folgende attraktive Wirkung: '

Anomalien der Station in Dynen

Nr. des‘ I;fvl;gllgclﬁilgz bei einem Radius in km
Zylinders | ¢ Mittel 2,67
- 58,8 166,7 & 1190
I { 2,616 —0,047 | —0,048 | —0,054
A | o2 10,008 | 40,026 | 40,051
Resultierende|
Anomalie. . — —0,039 | —0,022 | —0,003

Ausschlaggebend ist hier natiirlich die Defizitwirkung der oberen
Masse, da die attraktive Wirkung der Massen mit dem Quadrat der
Entfernung abnimmt. Es treten daher bei diesem Zustand vélliger
Isostasie nur Minuswerte auf. Das Ergebnis zeigt weiter, daB
vertikal unregelmaBig gelagerte, jedoch in sich ausbalancierte Dichte-
verteilungen bei kleinen Radien groBe, mit zunehmendem Radius
kleiner werdende Anomalien bedingen. Bei Unkenntnis der Sachlage
bliebe die Moglichkeit, die Anomalie durch tatséchlich gestértes Gleich-
gewicht zu erklaren.

Es werden jedoch durch solche bei isostatischem Zustand bestehende
Dichteheterogenitdten nicht nur die direkt dariiber befindlichen
Teile der Erdoberfliche beeinfluBt, sondern auch seitlich verscho-
bene, eine Tatsache, die sich in der sog. Steilrandstérung u. a. dulert.
Auch diese Angelegenheit hat BARRELL rechnerisch erortert!). Er be-
rechnete die Wirkung von Dichteheterogenitiaten einer Ge-
steinssdule auf einen Punkt an der Oberfliche auflerhalb
der Saule:

Attraktion durch die Einheitsmasse Attraktion?) an Stationen
(100 FuB, 2,67 Dichte) fiir verschiedene Werte von R
] . N A_: e B I o ! o
N k)| e Rt B=01 B=025 | B=05 | R=100 ‘ R =200
0 0 0 o 0 0 o | 0
|
I 0,25 14° 27 16,00 5,60 1,44 0,23 0,03
II 0,50 | 26°24’ 4,00 2,88 1,40 0,36 0,06
11T 0,75 | 36°52 1,78 | 1,52 1,04 0,38 0,08
v 1,00 | 45°00 1,00 0,91 0,72 0,35 0,09
1) Le. 8. 228.

2) Relative Attraktion, nicht in Dynen.
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Die Massen, deren Wirkung ermittelt werden soll, liegen auf einer
vertikalen Linie (Abb. 13), die Stationen auf einer Horizontalen. Wird
die Tiefe von 114 km gleich 1 gesetzt und die verschiedenen Tiefen-
punkte auf der Vertikalen gleich 0,25, 0,50, 0,75 und 1,00, so lassen
sich die attraktiven Wirkungen
durch Rechnung auf die in der 7
Tabelle angegebenen Werte er-
mitteln.

Um eine bessere Anschau- 7
ung von der Wirkung kom-
pensierter im Gegensatz zu
nicht kompensierten Dichte-
abweichungen zu geben, die
vertikal iiber groBere Ent-
fernung verteilt sind, berech-
nete BARRELL die attraktive — #Z
Wirkung von Dichteiiberschufl
resp. Defizit, die &quivalent
einer Masse von 100 Fuf8 Dicke
und 2,67 Dichte in Tiefen von
0,25 und 0,75 (R = 114 km = 1) auftreten. Die folgende Tabelle zeigt
deren Einflul auf die Erdoberflache fiir Stationen mit verschiedenem
horizontalen Abstand vom Epizentrum:

Loizentrum  R=0.25 R=05 R=075 R=71
T A ¥

(Nach J. F. BarrELr, 1914.)

Abb. 13.

Horizontale Entfernung vom Epizentrum auf der
Vorzeichen Erdoberfliche (R =114 km =1)

0 0,25 | 0,50 ' 1,00 2,00 4,00

Anisostasie (= Nicht-{ —I }

kompensation) _TII -17,78 | —-7,12 | —2,48 | —0,61 | —0,11 | —0,015

Isostasie (= Kom- {—I }

pensation) +TIT —14,22| —4,08 | —0,40 | +0,15 | 40,05 | 40,007

Es zeigt sich, daB die Einwirkung der Massen in der horizontalen
Entfernung grofer als 0,25 auffallend schnell abnimmt. Bei entgegen-
gesetztem Vorzeichen der Massen geht die attraktive Wirkung bei etwa
0,6 R in eine solche mit entgegengesetztem Vorzeichen iiber, d. h. bei
groflen Entfernungen iiberwiegt der attraktive EinfluB der Tiefen-
anomalien, wihrend das Vorzeichen der attraktiven Wirkung bei gleichen
Vorzeichen der Massen unverdndert bleibt. Der Unterschied in der
Wirkung bei gleichen und bei verschiedenartigen Massen nimmt mit
wachsendem Horizontalabstand zu, obgleich die absoluten GréBen
der Krifte abnehmen.

Dieses Ergebnis 148t sich verallgemeinern. Wenn die beiden Massen
ein Dichtedefizit resp. Plus besitzen, wird das Resultat eine zunehmende
negative resp. positive Anomalie sein. Besitzt dagegen die untere Masse
Dichteiiberschuf}, wird das Resultat bei normal ausgedehnten Massen
auf der Horizontalentfernung 0—0,50 R ein Wechsel von groBer nega-
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tiver zu kleiner positiver Anomalie sein. Hiermit kénnen die Wirkungen
von anderen Moglichkeiten der Verteilung von Massen auf die Schwere-
anomalie verglichen werden.

Der Umschlag von einer groBen Anomalie eines Vorzeichens zu
einer groflen des entgegengesetzten Vorzeichens kennzeichnet
dann im allgemeinen den Ubergang von einem Gebiete positiver oder
negativer Artzu einem entgegengesetzten Charakters. Ein allméhlicher
Ubergang der Anomalien dagegen ist das Anzeichen fiir einen &hnlich
allméhlichen Wechsel der Dichteanomalien der Tiefe. Kin seltener
Wechsel in der arealen Verteilung der Anomalien in das entgegengesetzte
Vorzeichen deutet darauf hin, dafl betrichtliche Dichteanomalien
entgegengesetzten Vorzeichens in der Tiefe selten sind.

So glaubt BARRELL Kriterien gewonnen zu haben, die es ermdglichen,
kompensierte Dichteheterogenititen innerhalb der Kruste von nicht-
kompensierten, anisostatischen Zustsinden zu unterscheiden. Eine
Anwendung auf die kartographische Darstellung der Schwereanomalien
von HayrorD und Bowie — bewufit, dall es sich bei der geringen Netz-
dichte nur um einen Versuch handeln kann — zeigt (Karte Abb. 10, S. 47),
daf die Schwereanomalien in so breiten Arealen auftreten, dafl die
Wirkung von kompensierten Dichteheterogenitaten der Tiefe unwesent-
lich sein muf!). Die maximalen Abweichungen liegen fast stets in der
Mitte der Areale, und es treten wenige ausgeprigte Umkehrungen des
Vorzeichens der Anomalien auf, mit Ausnahme der Gebirgsregionen,
wo regionale Kompensation herrscht.

Trotzdem nun im grofien ganzen zweifellos Kompensation besteht,
ist eine allgemeine und kritische Beurteilung der Anomalien nicht
moglich. Diese wird durch eine Verteilung der Massen verschleiert,
die auf regionale Abweichungen von der Isostasie infolge regionaler
Dichteiiberschiisse resp. -defekte hindeutet.

Die entwickelte Methode zur Ermittlung der Pseudoanisostasien
erweist sich daher als wenig geeignet. BARRELL konstatiert vielmehr,
daf} die groBen Areale durch die Starrheit der Kruste in anisostatischem
Zustand getragen werden konnen. Gebiete von 200—250 englischen
Meilen Breite konnen um 800—1600 Fuf} das allgemeine Niveau iiber-
ragen, das dem der Kompensation entspricht. Diese Gebiete, das zeigt
die Karte, sind weit gréBeren von 1000 und mehr Meilen linearer Er-
streckung aufgelagert, die 400—800 Full an Ho6he vom isostatischen
Niveau abweichen.

Die Erkenntnis, daB die Karte der totalen Schwerestérungen der
Vereinigten Staaten (vgl. Abb. 10) Bezichungen zur geologischen Struk-
tur nicht zum Ausdruck bringt, vielmehr gewisse, nicht erklirbare
Anomalien aufweist, hat GILBERT zu der Annahme gefithrt daB sehr
tiefe, unter der Ausgleichszone gelegene Heterogenititen
des Erdmaterials vorliegen. Wohl kénnen Unterstromungen in der
Zone der Mobilitat einen Ausgleich der Dichtedifferenzen dariiber in

1) BarrELL: L.c. S. 235.
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der starren Erdkruste bewirken und doch die Dichtedifferenzen des
Kernes unter der Zone des Ausgleichs und der Mobilitdt unberiihrt
lassen. Gerade der Umstand, dafl es fiir viele Schwerestérungen keine
andere Erklarung gibt, macht nach GILBERT die Existenz nuclealer
Heterogenitédten wahrscheinlich.

Gegen diese Auffassung 148t sich ein Grund geltend machen. BARRELL
stellte fest, daBl bei Heterogenititen der Zentrosphire die Resultanten
der Lotablenkungsresiduen fiir groBe Gebiete in der Richtung des
Schwereanomalie-Epizentrums der storenden Masse zeigen miiiten?).
Die Betrachtung der Karte von BowIk zeigt aber, daf diese Forderung
keineswegs erfiillt ist.

- Das Verfahren von GiBERT ist der Griff zum Deus ex machina.
Alle Schwierigkeiten sind behoben. Was sonst nicht erklart werden kann,
ist Heterogenitat des Materials unter der Ausgleichszone. Man kann
das Gegenteil nicht immer beweisen, aber wir haben auch nicht den
geringsten Anhalt dafiir, GrLBERTS Auffassung fiir richtig zu halten,
um so weniger, als, wie in Kapitel IV nachgewiesen wurde, die Bowie-
sche Karte der totalen Schwerestérungen, die GILBERT seinen Betrach-
tungen zugrunde legt, eine dafiir wenig geeignete unzureichende Kon-
struktion darstellt.

VI. Theoretische Erorterungen zum Ablauf isostatischer
Yorginge.

Es handelt sich hier um die rein theoretische Erérterung der Frage,
auf welche Weise der Ablauf isostatischer Vorginge eingeleitet wird
und wie diese verlaufen.

Denkt man sich einen Teil einer groflen Kontinentalscholle belastet
und nehmen wir diesen Schollenteil der Einfachheit halber zunichst
kreisformig an, so wirkt die Be-
lastung, also die Gravitation, dahin, S—
den darunter befindlichen Teil der /j h\
Lithosphére hydrostatisch ins Gleich-  ;posp” ael
gewicht zu bringen, indem sie ihn =~ |- :__g —————— =
abwirts zu pressen sucht. Da sich W —%
aber der belastete Gesteinszylinder
im Zusammenhang mit seiner Um- o
gebung befindet, ist hierbei die mole-
kulare Kraft der Kohision in der
Mantelfliche des Zylinders zu iber- Abb. 14.
winden - (Abb. 14).

Bei derartigen Abwirtsbewegungen von Lithosphirenteilen erhebt
sich die Frage, wieweit diese Bewegungen etwa durch Seitendruck
verhindert werden in der Art, daB die Schollen sich wie im Gewolbe-
bogen in Schwebe befinden. Ich folge hier den Ausfithrungen von J. Lov-

" 1) BARRELL: Journ. of geol. Bd. 22, 8. 550. 1914.
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KASCHEWITSCH?), der die Frage rechnerisch erledigt hat. Ein Zylinder
von 1 km Durchmesser, der infolge Belastung eine Tendenz zum Sinken
bekommt, hat das Gewicht

P=anrth-d,

wobei 7 der Radius der Grundfliche des Zylinders, 4 die Dicke der Litho-
sphire, d ihre Dichte bedeutet. Der Spitzenwinkel dieses etwas kegel-
formigen Zylinders sei «. Dann ist die Summe aller Krifte, die das
Gewicht P im Gleichgewicht halten:
7 — P _ nr2h-d .
. & .
sin - sin

Ist nun die Mantelfliche des Zylinders 2 7 - k, so erhalt man fiir den
Druck pro Quadratzentimeter der Mantelfliche:

Y — ar2h-d _ red

sing—-2nr-h 2-sinﬁ

2

Fiir einen Zylinder von 1 km Durchmesser wire der Spitzenwinkel
x = 32,4, also '

red 50000 - 2,5
— . LA — 2
Y T 0.000157 800000000 g = 800000 kg/cm?.
2.sin 5

Fiir die, Annahme, daf der Durchmesser des Zylinders 111 km und
somit sein Spitzenwinkel 1° betrigt, wiirde auf die Seitenfliche pro
Quadratzentimeter ein Druck von 795000 kg ausgeiibt werden.

Die so entstehenden Drucke sind derart hoch, daB sie die Druck-
festigkeit der widerstandsfahigsten Gesteine weit {iibersteigen. Die
Folge wire, dafl bei so hohen Drucken eine Gewdlbespannung aus-
geschlossen ist. Der Seitendruck an der AuBenseite des Zylinders ware
also nicht in der Lage, die Abwirtsbewegung eines Prismas oder Zylinders
zu verhindern.

Man darf somit nicht den Erdkérper, bei dem eine starre Kruste
einen mehr oder weniger plastischen Inhalt umhiillt, mit einem sphéa-
rischen Gefall vergleichen, das mit einer Flissigkeit gefiillt ist. Dieses
kann entleert werden, ohne daf} es seine Form verliert. Die Flissigkeit
ist nicht Trager der Hiille. Die Hiille tragt sich selbst. Dagegen wiirde
die Entfernung der subkrustalen Schicht im Erdkérper, selbst nur unter
einem kleinen Teil der Lithosphére, deren Einbruch zur Folge haben.
Die Lithosphire hat keine Eigenform. Tréger der Form ist ihr subkrusta-
ler Inhalt. Die Lithosphare ist ein v6llig passiver Korper. Die einzelnen
Teile der Lithosphare bleiben also lediglich durch den hydrostatischen
Druck unter ihnen in ihrer Gleichgewichtslage.

1) LoURASCEEWITSCH, J.: Le mécanisme de 'écorce terrestre et 'origine des
continents. St. Petersburg 1911, S. 14.
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Die gewonnene Erkenntnis ist also die, daB der Druck der Belastung
dem ZerreiBungswiderstand der Mantelfliche des belasteten Zylinders
gleich werden muB, damit der Grenzfall, das Maximum der Belastung
vorliegt (Abb. 15).

Das Gewicht der Belastung ist

P = qarih, - dy,

worin r der Radius des kreisférmig gedachten belasteten Areals, b, die
gesuchte Durchschnittshéhe der Sedimentbelastung, d; = 2,4 deren
spezifisches Gewicht ist.

Der Zerreiungswiderstand in der Mantelfliche ist

W=2ﬂ7‘°hl°(p,

worin #; die Dicke der Lithosphéire (120 km) und ¢ den ZerreiBungs-
widerstand oder die Schub- oder Scherfestigkeit des die Lithosphére
aufbauenden Gesteins bedeutet.

Die hier fiir den Zerreilungswiderstand verwendeten Werte sind
J. Hirscawarps Handbuch der bautechnischen Gesteinspriifung
(Bd. 1, S. 65ff. 1911) entnommen. Die Schub- und Scherfestigkeit
oder der Widerstand gegen Abscherung wirkt den Kriften entgegen,
welche die gegenseitige Verschiebung der Teile eines Korpers zu be-
wirken streben. Die Angaben von HiRscHEWALD gehen auf experimentelle
Messungen von BAUSCHINGER und HANISCH zuriick. Aus ihren Messun-
gen entnehme ich folgende Mittelwerte fiir die Scherfestigkeit:

Granit (35 Messungen) . . . . . 104,88 kg/cm?
Porphyr ( 2 »s ) BT 120,00 ,,
Dolomit (9 s ) I 71,5 5
Kalk (51 ) e e e e 61,1 ’
Sandstein (89 . Yoo .. 51,3 2

In der Voraussetzung, daB der Grenzfall vorliegt, daBl das Maximum
der Belastung erreicht ist, ist das Gewicht der Belastung gleich dem
ZerreiBungswiderstand in der Mantelfliche des belasteten Erdkrusten-

Born, Isostasie. 5
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teils, der hier der Einfachheit halber zylinderférmig angenommen
wird. Dann ist

arthg e ds =2nr by .
Hieraus 188t sich fiir verschieden groBe kreisférmige Gebiete das Maximum

der Belastungsmaichtigkeit (h;) berechnen.
Setzt man fiir d; 2,4, ¢ 104 kg/em?, so ergibt sich fiir einen Kreis som

Durchmesser eine Maximalbelastung von?)
100km . . . . .. ..o 20 800 m
e 10 400 ,,

T 5200 ,,

571 4160 ,,
100 5 & v v e e e e e 2080 ,,
200 L o e e e e e e e 1040 ,,
500 ,, . . .. ..o 416 ,,
1000 ,, . . . . . ..o oo oo 208 ,,
2000 ,, . . ... oo e e 104

EH)

Die so erhaltenen Werte fiir A, geben das Maximum der Belastung
an, das ohne Einleitung eines isostatischen Ausgleichs auf dem Areal
der betreffenden GroBe infolge der Wirkung der molekularen Krafte
angehduft werden kann. Wahrend der Zeit der Anhiufung dieser
maximalen Sedimentmichtigkeit bis zum Eintritt des isostatischen
Ausgleichs besteht in diesen Gebieten ein kontinuierlich wachsender
UberschuB an totaler Schwere.

Diese Uberlegungen gelten nur fiir Sedimentanhiufungen auf Kon-
tinenten, also fiir terrestre Sedimentation, und ferner nur fiir eine Zeit,
in der die Dicke der Lithosphére im Mittel mit 120 km angenommen
werden darf, d. h. fiir die Gegenwart. Nimmt man an, dal trotz aller
Zerfallswiarme radioaktiver Substanzen der Erdkérper sich nach den
Prinzipien der Kant-Lapraceschen Theorie entwickelt hat und weiter
entwickelt, so darf man Uberlegungen, die sich auf die geologische
Vergangenheit beziehen, den Wert von 120 km fiir die Dicke der Litho-
sphire nicht zugrunde legen. Es sind dann mit zunehmendem zeit-
lichen Abstand von der Gegenwart kontinuierlich kleiner werdende
Werte fiir die Krustendicke anzunehmen.

Der Wert der oben gewonnenen Zahlen fiir das mogliche Belastungs-
maximum ist selbstverstéindlich nur ein relativer. Wir gewinnen damit

1) Die hier gewonnenen Werte weichen stark von den von J. LOUKASCHEWITSCHE
(L. c. S. 43) errechneten ab, und zwar sind meine Werte etwa um das Dreifache groBer.
Es ist somit nach meinen Berechnungen eine dreifach grofere Sedimentmasse
zur Erreichung der maximalen, nicht ausgeglichenen Belastung notig. Diese
Abweichung gegeniiber LOURASCHEWITSCH erklirt sich aus dem Umstand, daB ich
fiir die Dicke der Lithosphére nicht 68 km, sondern den nach neueren Berechnungen
wahrscheinlicheren Wert von 120 km, und fiir den ZerreiBungswiderstand ¢ statt
des von LoURASCHEWITSCH gewdhlten Wertes fiir Granit = 60 kg/cm? den Wert
104 kg verwendet habe. Uber die wahrscheinliche Dicke der Lithosphire habe
ich mich an anderer Stelle geduBert. Eine Quelle fiir den Wert ¢ = 60 kg gibt
LOURASCHEWITSCH nicht an. J. HirscEWALD kennt lediglich die Messungen von
HaniscHE und BAUSCHINGER, woraus sich das Mittel von 104 kg fiir Granit ergibt.
BarreLL legt seinen Berechnungen sogar eine Scherfestigkeit von 700 bis
1000 kg/cm? fiir festes Gestein an der Erdoberfliche zugrunde (Journ. of geol.
Bd. 22, S. 669. 1914).
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lediglich eine Vorstellung von der GréBenordnung der zur Einleitung
isostatischer Vorginge notwendigen Sedimentmassen.

Von den bei der Berechnung verwendeten Werten sind drei Faktoren
mit nur unzureichender Sicherheit bestimmbar. 1. Der Wert d,, das
spezifische Gewicht des Sedimentes, wurde mit 2,4 angenommen.
Fir die oberste Zone der noch nicht verfestigten Sedimente ist der
Betrag zu hoch. Die diagenetisch verfestigten Sedimente jedoch iiber-
schreiten diesen Wert teilweise. Aber selbst wenn man fiir d; den Wert
2,5 einsetzt, wird an der Gr6Benordnung nichts geédndert. Fir ein Areal
von 50 km Durchmesser wiirde sich in diesem Falle statt 3840 m eine
maximale Sedimentméchtigkeit von 3990 ergeben. Innerhalb des
Bereiches 2,4—2,5 liegt aber das spezifische Gewicht der Sediment-
gesteine zumeist. 2. Weit gréBere Unsicherheit besteht beziiglich der
Beurteilung der Erdkrustendicke. Den Wert 100 km statt 120 an-
genommen, wiirde sich fiir eine Fliche von wiederum 50 km Durch-
messer eine maximale Sedimentmichtigkeit von 3460 statt 4160 m er-
geben. Die Differenz ist trotz stark veréinderter Voraussetzungen re-
lativ gering. Die GroBenordnung wird vollkommen innegehalten.
3. Schlieflich besteht groBe Unsicherheit in der Bewertung des Zer-
reiBungswiderstandes der Gesteine. Den Ergebnissen der experi-
mentellen Untersuchungen kommt ja zweifellos eine gewisse Sicherheit
zu. Eine vage Annahme ist es aber zunichst einmal, fiir die Zone der
starren Erdkruste die physikalischen Eigenschaften des Granites zu-
grunde zu legen, wenn man auch mit dieser Annahme der Wirklichkeit
am nichsten kommt. Es ist aber weiterhin eine vage Annahme, fir die
ganze Dicke der Lithosphire den Zerreiungswiderstand als gleich
vorauszusetzen. Da Druck und Temperatur nach der Tiefe kontinuier-
lich zunehmen, findet ein kontinuierlicher Ubergang von der starren
Kruste zur mehr oder weniger plastischen, subkrustalen Masse statt.
Somit besitzen tiefere Teile der Lithosphére vielleicht Eigenschaften,
die eher als in hoheren Teilen eine Abscherung, eine Zerreifung er-
moglichen.

Gegeniiber dieser Bewertung deuten die Ergebnisse amerikanischer
experimenteller Untersuchungen darauf hin, dal gerade das Gegenteil
der Fall, daB die physikalischen Bedingungen grofierer Tiefen geradezu
eine Abscherung erschweren. Untersuchungen von F. D. Apams und
J. AUSTEN BANCROFT !) ergaben, dal mit ansteigendem, allseitigem
Druck der Widerstand des Gesteins gegen tangential gerich-
teten, iberhaupt einseitigen Druck stets wachst. Allerdings
wurde bei diesen Untersuchungen der EinfluB der Temperatur wie das
langsame Ansteigen des Druckes auller Betracht gelassen. Doch besagt
die Feststellung fiir die Erdkruste, dafl der Druck, der nétig ist, ein
Gesteinsmaterial unter den Bedingungen des in der Tiefe bestehenden
allseitigen Druckes zu zerbrechen, mit der Tiefe stindig zunimmt.
So scheint der Zerreilungswiderstand zum mindesten nicht ab-, evtl.
sogar zuzunehmen. Die Ergebnisse von Apams und BANCROFT sind

1) Journal of geology Bd. 25, S. 597. 1917.
B
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jedoch fiir geologische Verhiltnisse nicht ohne weiteres verwertbar,
da der TemperatureinfluB unberiicksichtigt blieb. Es ist nicht unwahr-
scheinlich, daf die steigende Temperatur auf den ZerreiBungswiderstand
verringernd gewirkt hat.

Der oben angenommene Fall, daB die belastete Fliche der Erdkruste
kreisformig sei, entspricht nicht den Tatsachen. Die natiirlichen Ver-
hiltnisse lassen sich allgemeiner formulieren. Der Druck der Belastung
auf die Unterlage ist

D = belastete Flache (Basis)-Hthe der Belastung (k) - spez. Ge-
wicht (d,) .

Der ZerreiBungswiderstand des irregulér prismatischen Korpers ist

Z = Basisumfang - Hohe der Lithosphére (%) - ZerreiBungswiderstand

des Gesteins pro cm? (¢).
Es ist somit

Basis - &, - d; = Basisumfang - &; - @,

Basisumfang ;- ¢
Basis d

Basisumfang und Basisinhalt stehen in keinerlei Korrelation zueinander
wie beim Kreis. Geometrische Figuren von gleichem Inhalt kénnen die
groBten Differenzen im Umfang aufweisen und ebenso Flachen von
gleichem Umfang sehr verschiedenen Inhalt. Der Fall einer kreis-
férmigen belasteten Fliche stellt das Maximum an Fliche dar, die
bei gleichbleibendem Umfang belastet werden kann. Bei allen anders-
artig gestalteten Flachen ist bei gleichem Inhalt der Umfang und dem-
entsprechend auch die Hohe des Belastungsmaterials gréBer.

Es ergibt sich also, daB bei gleichem Flacheninhalt der Basis
die Sedimenthéhe direkt proportional dem Basisumfang
wachsen muf, d. h. also, je gréBer der Umfang der belasteten Fliche,
um so groBere Sedimentméchtigkeit ist erforderlich, den Grenzfall
herbeizufithren, bzw. das Gebiet isostatisch zum Sinken zu bringen.
Andererseits, je grofler die belastete Fliache (Basis), um so geringer kann
die Sedimentméchtigkeit sein. Bei der Anwendung dieser Prinzipien
miissen im Einzelfall Basis und Basisumfang bestimmt werden. Der
Faktor h; - ¢ stellt eine Konstante dar.

Wie oben erwidhnt, miissen fiir marine Gebiete die maximalen
Werte der totalen Schwerestorung etwas abweichende sein.

Setzt man voraus, daB sich ein marines Sedimentationsgebiet im
isostatischen Zustand befindet, so kann man die Belastung an Sediment,
die notwendig ist, um die Unterlage zum Sinken zu bringen, in der iib-
lichen Weise (s. oben) berechnen; doch ist statt des Wertes 2,4 fiir die
Dichte des Sedimentes der Betrag 2,4 — 1,03 zu setzen, da in diesem
Falle das Sediment an die Stelle von Meerwasser tritt.

Fiir ein kreisformiges Meeressedimentationsgebiet von 100 km
Durchmesser wire eine Sedimentmasse von ca. 3560 m Michtigkeit
nétig, um ein isostatisches Sinken der Unterlage auszuldsen, wihrend
bei gleichem Sedimentationsgebiet kontinentaler Art schon ca.

hy =
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2080 m Sediment die gleiche Wirkung erzielen wiirden. Es ergibt sich
also, daB unter sonst gleichen Verhaltnissen die zur Auslosung isosta-
tischen Sinkens notwendige Sedimentmasse in Gebieten mit Wasser-
bedeckung fast doppelt so michtig sein mufl als in Trockengebieten.

Der weitere Verlauf der Sedimentation wire rein theoretisch an-
niahernd in folgender Weise zu denken: Der Zerreilungswiderstand
der Scholle ist iiberwunden und diese wird sinken, da der isostatischen
Einstellung nichts mehr im Wege steht. Die Senkung wird zunichst
relativ groB sein, da eine groBe Uberlast besteht, die notwendig war zur
Uberwindung des ZerreiBungswiderstandes. In Fortfiihrung des Bei-
spiels von oben wiirde bei einem nicht von Wasser bedeckten Sedimen-
tationsgebiet von 100 km Durchmesser die 2080 m méchtige Mindest-
belastung, die notwendig war zur Uberwindung des ZerreiBungswider-
standes, im Anschluf daran eine Senkung der Unterlage um ca. 1660 m
auslosen?), da sich die Dichten von Sediment und subkrustaler Materie
im hydrostatischen System umgekehrt verhalten wie ihre Hohen. Um
Wiederholungen zu vermeiden, verweise ich beziiglich des weiteren
Ablaufs auf Kapitel XTI ,,Sedimentation und Abtragung®.

Entsprechend liegen die Vorginge, wenn ein Erdkrustenteil
durch exogene Vorgéange entlastet und so in einen anisostatischen
Zustand iibergefithrt wird. Die Entlastung bedingt einen Auftrieb,
der einen bestimmten Betrag erreichen muB, um den Zerreifungs-
widerstand zu iiberwinden. Das Ergebnis ist eine Hebung der entlasteten
Scholle und eine Deformation der Landoberfliche. Der Ablauf dieses
Vorganges unterliegt den gleichen Gesetzen wie der der Belastung.

Nach diesem hier entwickelten Schema werden sich die isostatischen
Vorginge im allgemeinen nicht abspielen. Es lassen sich mit einiger
Sicherheit eine Reihe von stérenden Faktoren angeben.

Die geologischen Tatsachen lehren, daf in der Erdkruste vielfach
horizontale Spannungen bestanden, nicht nur in den ausgesprochen
orogenetischen Perioden. Jede noch so langsame Verschiebung von
subkrustalem Material muBl zu einer Zugiibertragung und Spannung
in der Kruste fithren. Auch die Erdrotation ist die Ursache einer ge-
wissen Spannung. Diese Vorginge in geringerem, orogenetische Vor-
ginge in erhohtem Mafle wirken Spannung erzeugend und durch Reibung
hemmend bzw. verzégernd auf den Ablauf isostatischer Vorginge.

Von Bedeutung fiir die Reaktionsgeschwindigkeit isostatischer Vor-
ginge ist ferner die auBlerordentlich hohe Viscositat der subkrustalen
Materie. Bei wenig viscoser, hoch liquider Masse unterhalb der Erd-
kruste wiirde die isostatische Reaktion sofort einsetzen. Wo es sich
jedoch, wie hier um Material handelt, das im gewdhnlichen Sinne starr
und nur in bezug auf geologische Zeitraume plastisch sich verhilt,
wird das Einsetzen der Reaktion stark verzogert.

Ferner wird die Belastung der Schollen keine gleichméafige sein,
was zu Schrigstellung und evtl. zu erhéhter Reibung fithren kann.

1) In der Annahme, daB die mittlere Dichte des verdringten subkrustalen
Materials d,, = 3, die des Sediments d, = 2,4 betragt. .
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Diese und andere Faktoren werden auf die Einleitung isostatischer
Vorginge hemmend wirken. Wieweit das Schema mit den Tatsachen
in Einklang, wird in den spateren Kapiteln (bes. ,,Sedimentation und
Abtragung®‘) einer Erdrterung unterliegen.

VIL. Isostasie und Orogenese.

Hier ist von vornherein dem MiBverstindnis vorzubeugen, als
handelte es sich im folgenden um die Isostasie als orogenetischen Faktor.
Isostasie kann nie Ursache der Gebirgsbildung sein. Sie hat bei allen
orogenetischen Vorgéingen nur eine sekundire, intermittierende Rolle
zu spielen. Sie ist gebirgsbildungsfeindlich und sucht deren Folgen
wieder auszugleichen. Diese sekundire Rolle in ijhren Grundziigen
darzustellen, ist der Zweck der folgenden Zeilen.

Die Annahme eines isostatischen Verhaltens der Erdkruste ist die
denkbar giinstigste als auch einzigste Losung fiir das merkwiirdige Er-
gebnis, das gravimetrische Untersuchungen im Bereich der groBen
Faltengebirge gezeitigt haben. Es ist eine seit langerem bekannte Tat-
sache, dafl den Faltengebirgen ein starkes Defizit an Ag” entspricht,
dem W. DEECKE als erster in frithzeitiger Erkenntnis der Bedeutung
fiir die Geologie eine Erklarung zu geben versuchte. Er hatte bei seinen
Studien iiber die Dichteverhsltnisse des Apennin!) bereits erkannt,
daB} die Schwereverteilung eine Art Spiegelbild des Oberflichenreliefs
darstellt. Schwereiiberschiisse sollten durch Gesteinskomprimierung
infolge Setzung oder Pressung, Schweredefizite durch lockere Sedimen-
tation oder durch tektonische Lockerung entstanden sein.

Die seit Drrckms grundlegenden Untersuchungen weiter fort-
geschrittenen gravimetrischen Forschungen haben dazu gefiihrt, unsere
Auffassung von den Ursachen des Schweredefizits unter den Falten-
gebirgskorpern etwas zu wandeln. Nicht tektonische Lockerung fiihrt
zum Defizit, sondern Haufung leichten salischen Materials, das unter
dem Gewicht der eigenen Masse hydrostatisch in die schwere sub-
krustale Materie einsinkt. Das Gebirge wichst nicht nur nach der
Hohe, sondern auch nach der Tiefe, unter Ausbildung eines Tiefen-
wulstes. Diese Auffassung wurde zuerst von ALBErT HEIM zum Aus-
druck gebracht?). Thre Begriindung erfuhr sie durch Franz KossmaT3).

Gebirgsbildung fiithrt nicht zur Lockerung, sondern zur Verdichtung
des Gesteins. Einen Beleg dafiir bilden folgende Uberlegungen: Junge
Sedimentationsbecken mit méchtigen quartiren oder neogenen Ab-
lagerungen lockerer Art weisen trotz dieser Struktur groBe Schwere-
iberschiisse (4g”’) auf, wie z. B. Teile des pannonischen Beckens,
dessen quartédre Sedimente u. a. bei Szegedin in einer Tiefe von 600 m
noch nicht durchteuft wurden?).

1) Neues Jahrb. f. Min. Festband 1907, S. 129.

%) Jahrb. d. Schweizer Alpenklubs Bd. 53. 1918 u. a. a. O.

3) Abhandl. d Sichs. Akad. d. Wiss., math.-phys. K1, Leipzig Bd. 38. 1921;
und Geolog. Rundschau Bd. 12, S. 170ff. 1921.

4) Havavars: Mitt. Jahrb. ungar. geol. La. Bd. 11. 1897.
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Andererseits zeigt sich, worauf KossMaT schon hinwies, daB3 Gebiete,
die, wie der fennoskandische Schild, aus Gesteinen relativ hohen spe-
zifischen Gewichts aufgebaut sind, ausgesprochene Defizitgebiete an
Ag” und Ag sind (vgl. Kapitel VIII ,,Isostasie und diluviale Vereisung®).
Es sind zweifellos die obersten Erdschichten fiir die Schwereverhéltnisse
nicht ausschlaggebend; deren Erklirung mufl in groBeren Tiefen ge-
sucht werden.

Der Vorgang der Orogenese ist als ein isostasiefeindlicher anzusehen,
wenn man unter Orogenese die durch tangentialen Druck bewirkte
zonare Anhdufung krustaler Massen zu Gebirgskérpern versteht. Durch
solche Vorginge kann der isostatische Zustand der Erdkruste direkt
wie indirekt gestort werden.

Eine direkte Storung liegt vor, wenn sich die Gebirgsbildung nicht
unter Wahrung der Isostasie vollzieht, d. h. wenn die horizontale An-
hiufung von Massen schneller verlauft als der vertikale hydrostatische
Ausgleich. Die Erdkruste sinkt nicht im Ma@e der orogenetisch bewirk-
ten Uberlastung. Es muB dann eine Tendenz zur Senkung bestehen,
was sich gravimetrisch in einem UberschuB an totaler Schwere zu er-
kennen gibt.

Indirekt fithren orogenetische Bewegungen insofern zu isostatischen
Stérungen, als sie Hochgebiete schaffen, die ihrerseits infolge exogener
Einfliissse der Ausgangspunkt von Belastungs- und Entlastungsvor-
gangen, also von isostasiestorenden Prozessen werden. Diese nicht
orogenetischen Vorginge unterliegen der Erorterung in spéteren
Kapiteln.

Die direkte Stérung der Isostasie macht sich in der hiufig
feststellbaren Absenkung des Gebirgskérpers nach der ersten Auf-
faltung bemerkbar. Je schneller die orogenetischen Vorginge, je inten-
siver der Zusammenschub der Massen und je geringer die Reaktions-
fahigkeit der subkrustalen Materie, um so stirker die isostatische
Stérung, um so héher der Masseniiberschul}, die anfingliche Gebirgs-
héhe, und um so stiarker ist das nachtrigliche Absinken des Gebirgs-
korpers. Der eigentliche Faltungsvorgang braucht dabei gar nicht
immer so ausgeprigt zu sein, ein Massen- und Schwereiiberschufl wird
oft auch durch die bei der Faltung mit aufdringenden magmatischen
Massen hervorgerufen.

Beispiele von Absackungen im Anschlufl an orogenetische Vorginge
sind mehrfach bekannt: Ich erinnere an die Transgression der Gosau-
schichten im Gefolge pragosauischer Gebirgsbildung. W. PENCEK er-
wihnt!) einen hierhergehérigen Fall: In den siidlichen Anden schuf eine
oberjurassische Orogenese kein Gebirge, sondern eine flache Aufwolbung,
deren Landoberfliche bald wieder Hunderte von Metern unter den
Meeresspiegel sank.

Die Absenkung eines Gebirgskorpers kann auch nach vollendeter
isostatischer Einstellung dadurch eine Fortsetzung erfahren, dafl der
in die subkrustalen Massen hineinragende Tiefenwulst des Gebirges

1) Zeitschr. Ges. f. Erdk. Berlin 1921, S. 138.
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an seinem unteren Teile Abschmelzungen unterliegt, wobei man unter
Abschmelzungen nicht unbedingt einen Ubergang des krustalen Ma-
terials in den geschmolzenen fliissigen Zustand verstehen darf. Es wird
sich meist darum handeln, daff das in die Tiefe gedriickte Krusten-
material eine regionalmetamorphe Verdichtung und einen Ubergang
zum latentplastischen Zustand erfahrt, wobei es bewegungsmechanisch
vom starren Krustenmaterial zur beweglicheren subkrustalen Masse
iibertritt. Der ProzeB vollzieht sich unter Assimilation des fremden
Materials durch das Tiefenmaterial.

Dem schwimmenden Gebirgskérper wird dadurch an leichter Masse
entzogen, was sich mechanisch in einer Senkung des Gebirgskoérpers
gullern muB. In diesem Umstand liegt ein Grund dafiir, daB die Gebirge
,»nicht in den Himmel wachsen” und daB auf der Erdoberfliche nicht
Gebirge von 20, 40 oder mehr Kilometer Hoéhe auftreten!). Es ist
nicht zu leugnen, daB bei den Gebirgen der jiingsten tertisiren Orogenese
trotz vieler Ausnahmen eine gewisse Konstanz der Héhen besteht?).

Die isostatisch bedingte absolute Senkung des Gebirgskorpers ist
ein wenigstens teilweise reversibler Vorgang. Mit beginnender Ab-
tragung setzt die Hebung ein. Durch diese Hebung wird zwar die mitt-
lere Hohe eines Gebirges allmahlich herabgesetzt, aber es wird Zeiten
der Abtragung geben, wo infolge der Massenausrdumung in den Télern
die Gipfelregionen in ein hoheres Niveau aufragen als vor Beginn der
Abtragung3). Mit immer weiter fortschreitender Abtragung miissen
die am tiefsten herabgedriickten Teile der Oberfliche wieder in ihr
altes Niveau riicken. Aber zu einem status quo ante diirfte es wohl
infolge der ,,Abschmelzungen‘ am Tiefenwulst nicht kommen. Selbst
stark abgetragene Gebirge wie der Rumpf des Kaledonischen Gebirges
zeigen noch heute eine wannenformige Lagerung der Gebirgsformationen
in dem krystallinen Untergrund4). Das zeigt sich besonders darin,
daB sich die Hochgebirgformationen trotz grofier Michtigkeit und Zu-
sammenfaltung wenig oder gar nicht iiber das benachbarte Grundgebirge
hinausheben. Stets fillt die Grenze zwischen krystallinem Untergrund
und Hochgebirgsformation gegen die Achse des Faltungsgebietes ein.

Alle weiteren Betrachtungen iiber Orogenese und ihre Beziehungen
zur Isostasie kniipfen an Franz KossmaTs grundlegende Studien iber
die mediterranen Kettengebirge an.

Fines der auffallendsten Momente ist die Tatsache, daf sich im
Alpenkérper die Schwereanomalien (dg”) der grofien Anordnung des
Alpenbogens fiigen, wihrend im auBeralpinen Gebiet die Isanomalen

1) MaBgebend hierfiir ist selbstverstindlich auch die GroBenordnung der auf-
tretenden orogenetischen Kréafte.

2) Dieser Gesichtspunkt spielt eine Rolle fiir die Hohen #lterer Orogenesen.
Es scheint, als ob iltere Orogenesen weniger hohe Gebirge geschaffen hitten
(armoricanisch-variscische Faltung z. B.), was vom Standpunkt einer allmahlichen
Abkiihlung und Erstarrung der Erde verstandlich wire.

3) BuBNOFF, S. v.: Die hercynischen Briiche im Schwarzwald usw. Neues
Jahrb. f. Min. Beil. Bd. 45. 1921.

4) HoeeoM, A. G.: Fennoskandia. Handbuch der reg. Geologie Bd. 4, Nr. 3,
S. 54. 1913. ‘ :
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einen komplizierten, keineswegs iiberall geklarten Verlauf nehmen
(vgl. Karte Abb. 16, S. 73).

Eine andere bedeutsame Beziehung konnte Kossmar feststellen:
Es bestehen zwischen der GroBe der Schweredefizite und zwischen der
Einengung resp. Intensitét der Faltung regelm#fBige Korrelationen,
und zwar ist das Schweredefizit um so grioBer, je stirker die Einengung
des Gebirgskorpers, wie das z. B. im alpinen Hauptfaltentrog zum Aus-
druck kommt. Dort, wo die Faltenziige in das karpathische und di-
narische Faltensysterh auseinandertreten, werden die beiden aus den
Alpen nach Osten sich fortsetzenden Defizittroge relativ seicht. Es
zeigt sich eine direkte Abhangigkeit der Defizittroge von der Intensitat
der Faltung.

Die Zonen stérksten Defizits bedeuten somit Verstarkungen leichterer
Erdrindenteile nach unten. Diese Verstdrkungen sind als rein iso-
statische Bildungen zu betrachten. Denn dieser Innenwulst ist nichts
anderes als ein Teil der wegen Uberlastung absackenden, Gleichgewicht
anstrebenden Erdkruste.

Es zeigt sich weiter, daB} die groBten Defizite von 4g” nicht immer
an die groBten Hohen gekniipft und Uberschiisse nicht immer an
Depressionen gebunden sind, wennschon in den Westalpen die Zone
der grofiten Defizite unter dem tief eingefalteten Briangonnais-Giirtel
und in den Ostalpen das grofite Massendefizit unter der Zentralzone
verlauft.

Auffallende Anomalien weisen diejenigen Faltengebirge auf, welche
wie das westliche Mittelmeer oder die pannonische Ebene innere Sen-
kungsfelder umschlieBen: also Apennin, Atlas, Andalusische Kette,
Karpathen usw. (vgl. Karte Abb. 16). Bei diesen liegt der grofite
Massendefekt nahe dem AuBenrand der Gebirge. Die umschlossenen
Innensenken weisen dagegen ein Massenplus auf, das sich bis unter den
Innenrand der umgebenden Faltengebirge erstreckt. Die Ursachen
dieser Anomalien kommen im Abschnitt iiber die Innensenken zur Be-
sprechung.

Nach den Berechnungen von KossMaT besitzen die Alpen einen
absoluten Schwereiiberschuf3, der etwa 70 Einheiten der dritten De-
zimale von ¢ in cm/sec entspricht. Die iber das Meeresniveau auf-
ragende Gebirgsmasse ist grofer als der Massendefekt unter ihm. Doch
ist, worauf KossMAT bereits aufmerksam machte, dieser absolute
Schwereiiberschufl nicht v6llig identisch mit der totalen Schwerestérung
Ag, da hier evtl. eine Massenwirkung von auflen her in Frage kommt.
Doch betragen die in Betracht kommenden Kontinentalrandstérungen
fiir Mitteleuropa hochstens einige Einheiten der dritten Dezimale, nach
HeimerT direkt an der Kiiste 36 Einheiten, die sich mit 100 km Kiisten-
abstand um je 27 Einheiten verringern. Diese Einflisse sind somit
nicht hinreichend, das groBe Massenplus von 70 zu erkliren.

Ein gewisser Betrag des groflen Schwereiiberschusses konnte nach
KossmaT auf Kosten eines zu klein angenommenen p, gesetzt werden.
Doch wiirden im giinstigsten Falle, wenn die von HELMERT berechnete
alte Wiener Formel zugrunde gelegt wird, nicht mehr als 16 Einheiten
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der dritten Dezimale von ¢ gewonnen sein. Es ware also auch damit
keine Handhabe zur Deutung des alpinen absoluten Schwereiiberschusses
gegeben. :

Fiir die Erklarung dieses Schwereiiberschusses scheinen mir zwei
andere Moglichkeiten gegeben:

1. Wie im folgenden Abschnitt iiber die Randsenken erdrtert wird
und von KossmaT bereits gezeigt wurde, ist es sehr wahrscheinlich,
daB die Randsenken der Faltengebirge mit dem Gebirgskérper fest ver-
bunden sind. Die Folge ist, dafl sie im AnschluB} an die Faltung mit dem
Gebirgskorper durch dessen isostatische Einstellung in ein Niveau
herabgedriickt wurden, das sie, fiir sich allein isostatisch bewegt, nicht
eingenommen haben wiirden. Gravimetrisch macht sich dieser Zustand
durch ein Defizit an Ag bemerkbar. Hydrostatisch miissen diese
Begleitzonen der Gebirge wie Schwimmgiirtel wirken, d. h. sie halten
den Gebirgskorper in einem héheren Niveau, als er fiir sich allein ein-
nehmen wiirde. Infolgedessen darf der Alpenkdorper fiir sich allein keine
totale Isostasie (4g = 0) aufweisen, sondern mufi — die isostatische
Einstellung des Gesamtkomplexes (Alpenkorper und Vorland) voraus-
gesetzt — eine positive totale Schwerestorung zeigen. Und zwar miilite
dieser UberschuB des Zentralkérpers dem Gesamtdefizit der Rand-
senken entsprechen.

2. Die andere Deutung des alpinen Uberschusses an Totalschwere
ist die Annahme, da der Alpenkorper mit allen starr verbundenen
Teilen noch nicht vollig kompensiert ist. Die Orogenese wiirde sich also
dann nicht unter Wahrung der Isostasie vollzogen haben.

Im allgemeinen wird erfolgte isostatische Einstellung immer wieder
durch exogen bedingte Vorginge, wie Abtragung, gestért. Derartige
Abtragungsgebiete befinden sich dann im rhythmischen Wechsel zwischen
einem Stadium totaler Isostasie und einem Stadium totalen Schwere-
defizits. Aber ein Stadium totalen Schwereiiberschusses ist in solchem
Rhythmus ausgeschlossen. Ein solcher kann in Hochgebieten immer
nur durch orogene Vorginge hervorgerufen werden derart, daf Gebirgs-
faltung zu einer oberflachlichen Massenanhdufung fithrt, die sich so
schnell vollzieht, daB das isostatische Einsinken der Massen in den
Untergrund damit nicht Schritt halten kann.

Welcher von beiden Faktoren, Mitwirkung von Tragflichen oder
mangelnde Kompensation, die Ursache des groBen totalen Schwere-
iiberschusses der Alpen ist oder ob beide Faktoren in Frage kommen,
ist zundchst nicht zu entscheiden.

Ubrigens zeigen auch andere Faltengebirge derartige Uberschiisse
totaler Schwere. Nach HavrorDp und Bowik betrigt er fiir die Rocky
Mountains einige Zehner der dritten Dezimale von g.

Nach KossmAT scheinen fiir die Alpen junge orogenetische Bewegun-
gen fiir den Schwereiiberschufl verantwortlich zu sein'), wie z. B. die
noch in der Diluvialzeit erfolgte Schrigstellung von Terrassen und Tal-
béden im Piave-, Tagliamento- und Isonzogebiet nicht als isostatische

1) Geol. Rundschau Bd. 12, S. 171—172. 1921.
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Ausgleichsbewegung infolge Abtragung des Alpenkérpers aufgefalit
werden, sondern als Ausklang der Alpenorogenese, die einer isostatischen
Kompensation entgegenwirkte.

Die Randsenken.

Die Randsenken sind ein intregrierender Bestandteil der grofien
Faltengebirge. Thre Bedeutung und ihre enge Verkniipfung wurde zu-
erst von H. STtk erkannt und diskutiert. KossMAT zieht sie in den
Kreis seiner Betrachtungen iiber Gebirgsbildung und Gleichgewichts-
zustand, und es gelang ihm, die Entstehung dieser Senken in das all-
gemeine Bild einzufiigen.

Die Lage der Senken oder Saumtiefen an der AuBenseite der ter-
tisiren Gebirgsgiirtel ist zur Geniige bekannt. Bei den Alpen betrigt die
Breite dieser Zone, die mit jungen tertidren und quartiren Bildungen
erfiillt ist, bis 100 km. Wenn wir uns zunichst auf das gravimetrisch
gut durchforschte Alpen- und Karpathenvorland beschrinken, so zeigh
sich, da das Gebiet zum Einfassungsbereich der groBen Geosynklinale
gehort, welcher das kretaceisch-tertidre Faltengebirge entstieg. Ks ge-
hort zur starren Umrahmung der Geosynklinale und wird wéhrend der
Faltung in den Bereich der Sedimentation hinabgezogen?!). Diese
Randgebiete zeigen nun vielfach ein ausgesprochenes Schweredefizit
(dg”), woraus KossmaT schlieBt, daB die Gebirge nicht fiir sich allein,
sondern im Zusammenhang mit ihrem Vorland kompensieren. ,,Als
sich die Faltenmasse der Alpen und Karpathen ausbildete und nicht
nur nach oben wuchs, sondern zugleich in ihre Unterlage einsank,
verhielt sie sich nicht wie ein Eisberg im Wasser, sondern sie zog wegen
ihrer elastischen Verbindung mit der Vorlandskruste und wegen der
plastischen Beschaffenheit der Unterlage den angrenzenden Teil des
starren Rahmens mit sich hinab.” Dabei trennte sich gelegentlich der
Randstreifen vom weiteren Vorland durch einen Bruch ab, z. B. Quadal-
quivirbruch, Rhonebruch u. a. Isostatisch sind diese Randsenken
sozusagen Schwimmgiirtel des Faltengebirgskérpers, die ihn tragen
helfen. In ihnen muBte zunichst ein Defizit an g zum Ausdruck
kommen, das sich teilweise bis heute erhalten hat.

Diese Senken sind also Geosynklinalen, da in jhnen die Sedimentation
verbunden mit Senkung hohe Betrige erreichte. In sie wurden die
Abtragungsprodukte der Faltengebirge abgeschiittet. Wegen ihrer
sekundiren Natur bezeichnet sie KossmaT als Geosynklinalen
zweiter Ordnung, die mit den groBen Faltengebirgsgeosynklinalen
erster Ordnung nichts zu tun haben. Hier 16ste Sedimentation nicht
wie sonst Belastung und weiteres Sinken des Meeresbodens aus,
sondern sie bedeutete lediglich die teilweise Auffiillung eines be-
stehenden Massendefizits. Das ist alles andere als eine isostatische
Sedimentation. Betrachtet man das Randgebiet fiir sich allein, so voll-
zog sich Bewegung und Sedimentation entgegengesetzt der Kompen-
sationstendenz.

1) Vgl. Kossmar: Abh. d. Séchs. Akad. d. Wiss. Bd. 38, S. 20. 1921.
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Selbstverstindlich sind derartige Zonen auch Gebiete totalen
Schweredefizits. Dieses Defizit ist, wie KossmaT hervorhob, zur
Zeit der Sedimentation in den alpin-karpathischen Randsenken erheb-
lich gréBer gewesen als heutigentags, da damals das Gebiet im Bereich
oder dicht unterhalb des Meeresspiegels lag und somit die leichte Ober-
kruste um einige Hundert Meter tiefer unter die Geoidfliche tauchte
als in der Gegenwart. Das damalige Defizit muB sehr grofl gewesen
sein.

Spater gelangte das Vorland in seine heutige Hohenlage, wofiir man
wohl eine Eptlastung des gesamten Faltengebirgskérpers durch Ab-
tragung verantwortlich machen darf. KossmMaT mochte jedoch eher
annehmen, daBl diese nachtriglichen Verinderungen im Vorlande im
Zusammenhang mit der tektonischen Molassefaltung stehen?).

Die jungen, quartiaren und gegenwirtigen Bewegungen
des Alpenkérpers resp. seines Vorlandes vom obigen Gesichtspunkt aus
zu deuten, ist nicht ohne weiteres moglich. Wir haben hier ein Ineinander-
spiel von ausklingenden orogenetischen und von isostatischen Vor-
gingen vor uns. Es scheint, als ob erstere einer volligen Kompensation
immer wieder entgegengewirkt haben. Auch spielt die Eisbelastung des
Diluviums fiir die Bewegungen eine Rolle.

Bei derartigen Uberlegungen muB man sich von der Auffassung
frei machen, als bewegte sich der Alpenkdrper in seiner Gesamtheit und
als solcher stets gleichsinnig. O. AMPFERER hat neuerdings auf die Be-
deutung von verhaltnismiBig lokal auftretenden Verbiegungen im Be-
reich des Inntals fir obige Frage aufmerksam gemacht?). ,,Das Alpen-
gebaude zeigt bis in die neueste Zeit hinein eine innere Bewegtheit und
Beweglichkeit, die man frither nicht anzunehmen wagte. Schlieflich
gilt das nicht nur von den Alpen, sondern von allen gréBeren orogenen
Einheiten.

Die von Kossmar aufgefundenen Beziehungen zwischen Falten-
gebirgskoérper und Vorland und die daran gekniipfte Idee einer
gemeinsamen Kompensation beider findet sich nun weiter in einer
gewissen Grofenkorrelation ausgedriickt. Geringe Faltung und ge-
ringe Defizit- (4g’’-) Synklinale derselben bedingen schmales Vor-
land und dementsprechend schmale Defizitzone des Vorlandes, wie
das die Kossmarsche Karte der Schwereanomalien (vgl. Abb. 16,
S. 73) auf der Strecke Wien—Krakau klar zum Ausdruck bringt.
Geringere Auffaltung bedeutet geringere Zugwirkung auf den Rand-
streifen.

Ebenso wie sich solche Korrelationen am einzelnen Faltengebirgs-
korper erkennen lassen, kommen sie auch beim Vergleich ganzer Falten-
gebirge verschiedener Grofle zum Ausdruck. Die nérdliche Randzone
der Alpen hat in Stiddeutschland eine Breite von héchstens 100—120 km.
Im indogangetischen und mesopotamischen Vorland, das sich an die
breiten asiatischen Faltengiirtel schmiegt, betrigt die Breite 300 km

1) Kossmar: Abhandl. d. Sichs. Akad. d. Wiss. Bd. 38, S. 23. 1921.
2) Jahrb. d. Geol. Staatsanst. Bd. 71, S. 71. 1921.
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und mehr. Da man die Tiefe der Ausgleichsfliche durchschnittlich
mit 120 km annehmen darf, sind die mechanischen Voraussetzungen
fiir eine derartige Reichweite der Zugwirkung gegeben?'). Immerhin ist
zu bedenken, daB es Grenzen der Herabzerrung des Vorlandes in die
Tiefe geben muB. Je weiter die Herabzerrung, um so grofer der Gegen-
druck der subkrustalen Masse.

Die Auffassung der Randsenken als Schwimmgiirtel der Falten-
gebirgskoérper muB ihre Richtigkeit dadurch erweisen, dafi diese Rand-
senken, soweit ihnen heute noch diese Tragerfunktion zukommt, ein
Defizit an Totalschwere besitzen. Die Auswertung der Angaben von
Stérungen totaler Schwere sind nun nicht immer ohne weiteres mog-
lich. Messungen an Tal- resp. an Bergstationen ergeben Werte fiir
Punkte, die evtl. weit unter- resp. oberhalb der mittleren Hohe des
betreffenden Gebietes liegen, wohingegen Messungen in der Ebene
ohne entsprechende Korrektur verwendet werden konnen. Auch ist
zu bedenken, daB man sich in Randsenken in Gebieten befindet, wo
sich eine Steilrandwirkung analog der Steilrandwirkung am Kontinental-
rand bemerkbar macht.

Die Ergebnisse der Messungen aus dem Himalaya und seinem siid-
lichen Vorlande?), der Gangesebene, liefern ein besonders interessantes
Beispiel?). Nr. 1—9 zeigen die Schwerestérungen im Meridian von
Kalkutta:

| Br. L. H. Ag Gel. Red. Adg”

° ° m cm + cm
1. Chatra . . . . . . 24,2 88,4 20 —0,012 0 —0,014
2. Kismapur . . . . 25,0 88,5 34 | 40,013 0 40,010
3. Ramchandpur. . . 25,7 88,5 40 | —0,018 0 —0,021
4. Kesarbari. . . . . 26,1 88,5 62 | —0,058 0 —0,063
5. Jalpaiguri . . . . 26,5 88,7 82 —0,111 0 —0,117
6. Siliguri. . . . . . 26,7 88,4 118 —0,147 1 —0,155
7. Kurseong . . 4 26,9 88,3 1497 | +0,005 16 —0,146
8. Darjeeling EZ | 270 | 882 | 2123 | 40,061 23 —0,153
9. Sandakpuh . = 27,1 88,0 3586 +0,198 51 —0,155

@

Von besonderem Interesse sind die Adg-Werte. In der Gangesebene
(1—86) liegen die Stationen im allgemeinen in der mittleren Hohe ihrer
Umgebung. Da 10 m Abweichung von der mittleren Gebirgshdhe nur
um eine Einheit der dritten Dezimale von g in cm verschieben wiirden,
kann der mogliche Fehler von Ag nur wenige Einheiten ausmachen.
Abgesehen von der Station 2 ist Ag stets negativ, und zwar nimmt der
Wert mit Annaherung an das Gebirge stark zu, wie theoretisch zu er-

1) KossmaT: Abh. d. Siachs. Akad. d. Wiss., Math.-phys. K1. Bd. 38, S.22. 1921.

2) HeLmerT: Enzyklopidie d. math. Wiss. Bd. 6, 1. B., Heft 2, S. 151. 1910.

3) Die Deutung der indogangetischen Ebene als eines vom Himalaya im N
und einer im S unter der Ebene liegenden Kette, den ,,Hidden-mountains®, passiv
niedergepreBten Troges wurde bereits 1917 von E. D. OLpmAM ausgesprochen.
(The structure of the Himalaya and of the gangetic plain, as elucidated by geodetic
observations in India. Mem. geol. surv. of India. Bd. 42, S. 2. 1917.)
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warten. Sofort mit Betreten des Gebirges (7—9) erscheinen positive
Werte. Der Ubergang von der Gangesebene zum Himalaya ist duBerst
schroff, von —147 zu +5. Die nach N anwachsenden Ag-Werte der
Ebene sind nicht unbeeinflufit von der Defizitsynklinale des Gebirges,
ohne daf} dieser Einflufl jedoch den Charakter der 4g-Werte wandeln
kénnte. Es liegt also zunéchst einmal in der Feststellung der negativen
Werte der Totalschwere in der Gangesebene eine -Bestéitigung der An-
schauung, dafl die Kettengebirge in Verbindung mit ihrem Vorland
kompensieren.

Eine weitere theoretische Forderung dieser Vorstellung ist es, daf
die GroBe des Totaldefizits im Vorland nahe dem Gebirgsrand ihr
Maximum erreicht, nach aufllen abnimmt und allmihlich ausklingt.
Es ergibt sich das aus dem Umstand, daB bei einer Verbindung des Vor-
landes mit dem Gebirgskoérper die unmittelbar an diesen anschlieBenden
Teile des Vorlandes tiefer herabgezogen werden miissen als ferner-
liegende. Das gravimetrische Himalaya-Gangesebene-Profil ist hierfiir
die vollkommenste Bestatigung.

Die anisostatischen Verhiltnisse der 1ndoganget1schen Ebene haben
J. BurrARD?) in Anlehnung an frither von W. BowIg: ausgesprochenen
Anschauungen zu der Auffassung gefiibrt, dal der unkompensierte Zu-
stand des Vorlandes lediglich durch die Anhiufung leichteren Materials
in den oberen Teilen der Kruste vorgetduscht wiirde. Diese Frage wird
prinzipiell im Kapitel V erwogen. Gegen diese Auffassung spricht schon
allein die Tatsache, daB3 man in ozeanischen Gebieten, wo in den oberen
Teilen bis zu 8 km Michtigkeit noch viel leichtere Massen, némlich
Wasser, vorhanden sind, das zu erwartende Defizit an Ag niemals
antrifft, sondern stets eine Anniherung an den kompensierten
Zustand (vgl. Kapitel IV ,,Der heutige Gleichgewichtszustand der
Erde*).

Ein gleiches gravimetrisches Verhalten, wenn auch weniger aus-
gepragt, zeigt sich bei der nérdlichen Alpenrandzone (Abb. 17).
Das Verhalten des ganzen Gebietes ist sehr eindeutig?). Wie die Tabelle
der der Karte zugrunde gelegten Schwerestationen zeigt, liegen die
grofiten Defizite stets dem Gebirgsrand am nichsten. Nach auflen neh-
men die Werte allmahlich ab und gehen in positive iiber. Der nordliche
Teil des Molassedreiecks zeigt bereits wieder positive Totalschwere.
Auch dies Ergebnis entspricht der Auffassung, daB das Gebiet passiv
in die Tiefe gezerrt wurde.

Es soll der Hinweis darauf nicht unterbleiben, daf} das Bild der
A g-Defizit-Verteilung das gleiche sein muB, wenn man das Defizit
lediglich als Seitenrandstérung auffafit. Nur quantitativ vermag
diese das Defizit nicht zu erklaren.

1) Investigations of isostacy in Himalayan and neighbouring regions. Prof.
paper No. 17. Survey of India 1918.

2) Es gibt nur eine Ausnahme innerhalb des Defizitgebietes, die Station Isny
mit +2 4g. Da die Station tiber der mittleren Hohe ihrer Umgebung liegt,
miite eine Korrektur vorgenommen Werden, die zur Beseitigung der Ausnahme
fithren wiirde.



80 Isostasie und Orogenese.

Es folgt die Tabelle der verwerteten Stationen des nérdlichen Alpen-
vorlandes?):

Station Br. Hohe Ag” Adg
° m 0,001 cm 0,001 cm
Rosenheim . . . . . 47° 51’ 447 — 84 —44
Traunstein . . . . . 47° 52° 593 — 82 —25
Miinchen . . . . . . 48° 8’ 525 — 52 — 5
Miihldorf . . . . . . 48° 14/ 387 — 40 — 5
Dachau . . . . .. I 48°15 501 — 41 + 5
Oberféhring . . . . . | 48° 10’ 522 — 52 — B
Pfaffenhofen . . . . | 48°3l 428 — 34 + 5
Landshut . . . . . . . 48°32/ 397 — 18 +18
Augsburg . . . . . . 48° 22 496 — 37 + 8
Memmingen . . . . . 47° 59’ 604 — 57 - 3
Kempten . . . . . . 47° 43" 680 — 68 — 3
Lindau . . . . . . . 47° 327 398 — 84 —50
Wangen . . . . . . 47°41’ 553 — 62 —10
Isny . . . ... .. 47°41’ 701 — 65 + 2
Wurzach . . . . . . 47° 54’ 649 — 49 +14
Waldsee . . . . . . | 47°55 590 — 49 + 8
Altshausen . . . . . 47° 56" 585 — 55 + 1
Buchau . . . . . . 48° 3’ 586 — 43 +16
Biberach . . . . . . 48° 5’ 533 — 38 +13
Tettnang . . . . . . 47° 40’ 460 — 58 —15
Fischbach . . . . . 47° 14/ 405 — 56 —17
Immenstaad . . . . 47° 40’ 403 — 66 —24
Heiligenberg. . . . . 47° 49’ 733 — 51 124
Ludwigshafen . . . . 47°49" 404 — 43 -2
Radolfszell . . . . . 47° 44’ 398 — 44 -2
Konstanz . . . . . . 47° 39" 401 — 60 —18
Stockach . . . . . . 47° 51" 491 — 25 425
St. Gallen . . . . . 47° 25’ 598 — 97 —31
Eglisau . . . . . .. 47° 34/ 380 — 39 — 4
Hérmli . . . . . . . 47° 22’ 1163 —125 —19
Effretikon. . . . . . 47° 25’ 510 — 57 — 6
Zirich . . . . . .. 47° 22’ 463 — 61 —15
Lichtenstein . . . . 47° 19" 619 — 86 —27
Pfaffikon . . . . . . 47° 12" 412 — 89 —50
Uznach . . . . . .. 47°13’ 420 —105 —67
Zofingen . . . . . . 47° 17 428 — 77 —37
Sursee . . .. . . . 47° 107 499 — 68 —17
Biel . . ... ... 47° & 448 — 50 - 5
Dreilinden . . . . . 47° 3’ 520 — 75 —25
Burgdorf . . . . . . 47° 3 563 — 4 | —15
Luzerm . . . . . .. 47° 3 452 — 72 —-31
Bern . . . . .. .. 46° 57’ 569 — 58 — 1

Die Werte kénnen ohne Korrektur verwendet werden, da die Meeres-
héhe der Beobachtungsstation der mittleren Gebirgshohe der Umgebung
annahernd entspricht. Die gleichen Verhiltnisse lieBen sich auch am
AuBlenrand der Karpathen nachweisen.

Auch im 6stlichen Vorland der Rocky Mountains weisen die
Ag-Werte auf eine gemeinsame Kompensation mit dem Gebirgskérper

1) Nach E. Borras 1911 und 1914.
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hin, wennschon etwas Derartiges auf der Karte von Bowir nicht zum
Ausdruck kommt. Ein gravimetrisches Profil aus dem Vorland bis in
die Rocky Mountains parallel dem 39.° nérdlicher Breite gibt HEer-
MERT!).

Westl. L. H Hm dg 4y Ag* Ag**
° m m 0,001 ¢m | 0,00L cm | 0,001 cm | 0,001 cm

1. Terre Haute . . “ 874 | 151 | — | +0 | —15] — | —1
2. Saint Louis . 90,2 154 —_ + 4 | — 13 —_ + 3
3. Ellworth . . . . 98,2 496 — +18 — 29 — 4-22
4, Wallace . . . . 101,6 1005 — — 4 | —105 — — 4
5. Denver . ., . 104,9 1638 2212 —23 —183 +33 — 8
6. Gunnison . . . 106,9 2340 2724 +27 —231 | 469 428
7. Grand Junction 108,6 *| 1398 2251 —19 | —159 | +66 +32
8. Green River . . 110,2 1243 2112 —56 —181 +31 —13

Um die Ag-Werte verwendbar zu machen, wurden sie auf die
mittlere Hohe des betreffenden Gebietes umgerechnet als 4dg*. Hm ist
die mittlere Gelindehthe in 100 Meilen = 161 km Umkreis. Die Um-
rechnung ist unterbliecben, wo Hm wenig von der Héhe der Beob-
achtungsstation abweicht.

In dem reichlich weit gespannten Profil erweist sich das weite Vor-
land (1—3) von geringer positiver Totalstérung, das eigentliche Rand-
senkengebiet (4) von geringem negativen 4g-Wert, das Gebirge (5—8)
zeigt mittlere positive 4g-Storung, wie es bei den jungen Faltengebirgen
die Regel zu sein scheint.

DafB auch die Tiefseegriben, die wir mit STILLE als den Falten-
gebirgen genetisch verkniipfte Saumtiefen betrachten, sich als Rand-
senken auffassen lassen, wurde von KossmarT unter Hinweis auf die
Heckerschen Messungen iiber der Tongarinne erkannt. Die von
O. HeokER hier festgestellten Ag-Defizite sind die folgenden?):

Orilichkeit Br. L. Meerestiefe Adg

m 0,001 cm
28°20° | 178°27’ 2700 264
Tongaplateau . { 27 ) 15/ 177 o 40/ 2700 161
23°12" | 174°47 8000 196
Tongarinne . . 22° 7/ | 174° 1% 6500 273
’ 17° 97 | 171° 42" 8500 245

Die Wahrscheinlichkeit der Annahme, dafl die Tongarinne mit
ihren hohen Minuswerten von Ag eine unausgefiillte Randsenke im
Sinne von F. Kossmar darstellt, findet eine wesentliche Stiitze in der
Tatsache, daB die Messungen im Tongaplateau, das den zur Randsenke
gehorigen Faltengebirgskorper darstellen wiirde, in Ubereinstimmung
mit anderen jungen Faltengebirgen positive Werte ergeben haben.

. 1) HeErmeRT: Enzyklopidie der mathem. Wiss. Bd. 6, 1. B., Heft 2, S. 149
bis 150. 1910.

2) HECKER, O.: Verdif. Zentralbiiro d. intern. Erdmessung 1910, N. F. Nr. 20,
S. 156.
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Diese hohen positiven Betrage finden durch die negativen Werte
wenigstens zum Teil ihren Ausgleich.

Leider ist die Tongarinne der einzige bisher untersuchte Tiefsee-
graben. Alle anderen von HECKER vermessenen Tiefseegebiete gehoren
dem weiten, mehr oder weniger ungegliederten Tiefseeboden an, der
zwischen 4000 und 6000 m Tiefe liegt und der iberall sehr niedrige,
wenige Zehner betragende Minuswerte von Adg oder aber sehr hohe
Pluswerte (itber 100 Einheiten der 3. Dezimale von g in em aufweist.
Diesen weiten Gebieten der Ozeane gegeniiber nimmt die Tongarinne
eine vollige Sonderstellung ein.

Es konnte vermutet werden, dafl die hohen Tctaldefizite der Tonga-
rinne ihre Ursache in der Steilrandwirkung des benachbarten Tonga-
riickens haben. Es zeigt sich jedoch aus den Tabellen der Messungen
auf dem Meere von O. HECKER, dal} Steilabfille mit annshernd gleich
grofler Hohendifferenz, die jedoch nicht an einen Faltengebirgsbogen
mit zugehoriger Saumtiefe gekniipft sind, sondern lediglich zwischen
einem alten Kontinentalsockel und dem breiten ozeanischen Tiefsee-
boden verbinden, gravimetrisch sich ganz andersartig verhalten. Das
zeigt u. a. folgendes Beispiel aus den verbesserten HEcKERschen Ta-
bellen vom Jahre 19101). Es handelt sich um den Steilabfall des alten
zentral- und westaustralischen Kontinentalsockels gegen den im S
liegenden breiten Tiefseeboden von 5000—6000 m Tiefe:

Ortlichkeit Br. 1. Meerestiefe Ag
m 0,001 cm
Kiistenndhe . . . —35°47/ 136° 13’ 110 — 39
Starker Abfall . . —35° 51 134° 56" 2500 —101
. —35°497 129° 54’ 5400 +214
Tiefsee. . . . . . {—35° 48’ | 128°26° | 5400 | 199

Ein #hnliches gravimetrisches Profil lieBe sich vom Westabfall des
australischen Kontinentalsockels gegen die Tiefsee den HECKERschen
Messungen entnehmen, ebenso an anderen Randgebieten der Konti-
nente.

Wiirde nun das grofle Totaldefizit in der Tongarinne lediglich durch
die Steilrandwirkung?) bedingt, so miiite sich ein gleicher Einflufl auch
an allen, besonders an orogenetisch ruhigen Steilabfillen gleicher
Groflenordnung bemerkbar machen miissen. Statt dessen trifft man im
Gegenteil iiber diesen Tiefseeboden eine auffallend hohe Totalschwere
an. Die Gegensatze zwischen beiden Erscheinungen sind sehr groB.
Das eine Mal, in der Tongarinne, handelt es sich um die gréBten bisher
bekannten Minuswerte -an Ag, im anderen Falle, am australischen
Kontinentalabfall, um extrem hohe Pluswerte. Allein die Deutung als
Randsenke wird dem gravimetrischen Verhalten der Tongarinne ge-
recht. So fiigen auch diese sich der Vorstellung, daB die ausgefiillten
und unausgefiillten jungen Saumtiefen als Randsenken nur in Ver-
einigung mit ihrem Faltengebirgskorper kompensiert werden.

1) HeckEr, O.: 1910, S. 155. 2) Deren EinfluBl vgl. Kap. V, S.54.
0*
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Innensenken.

Als Folgeerscheinung der Gebirgsbildung, die nichts anderes ist als
eine lokale zonare Anhiufung krustalen Materials, sinkt der Gebirgs-
wulst, Kompensation anstrebend, in den Untergrund ein, dort schweres
Material verdriangend. Letzteres wird so gezwungen, in die von der
Orogenese verschont gebliebenen Teile abzuwandern. KossMAT zeigte
die Richtigkeit dieser Auffassung durch die Darstellung der Verteilung
der Schwereanomalien A¢”’. Es erwies sich (vgl. Karte Abb. 16): alle
diese Gebiete sind UberschuBgebiete an Ag”’ und natiirlich auch
an Ag.

Am stirksten ausgepragt findet sich die Erscheinung in den Feldern,
die, wie der westliche Teil des Mittelmeeres, das Tyrrhenische Meer oder
wie das pannonische Becken, Kossmars Innensenken, von Falten-
ziigen allseitig umschlossen sind und wo keine Moglichkeit weiteren
Ausgleichs in ein gréBeres, von Stérungen unberiihrtes Vor- oder Hinter-
land gegeben war. In allen diesen Gebieten liegen groBe Uberschiisse
an Ag”” und Ag. In ihren Untergrund scheint ein groBer Teil der bei
der Orogenese im umrahmenden Faltengiirtel verdréingten schweren
Massen abgewandert zu sein. KossSMAT nimmt an, daf} letztere sich hier
auf Kosten salischer Massen Platz verschafften, die dabei vermutlich
iiber sie hinweg aus der Innenregion gegen die Umwallung ausgebreitet
wurden?).

Etwas andere Verhiltnisse zeigt das Tyrrhenische Becken: In
bezug auf 4g” ein ausgesprochenes Plusgebiet. Die Aufragungen, alte,
nicht von der Faltung iiberwiltigte Reste, zeigen bedeutende totale
Uberlastung. Zur Zeit der Faltung muBiten weit groBere Teile als jetzt
verhaltnismaBig hoch gelegen haben, da der italienische Flysch und die
obere Kreide der Provence grofe Materialmassen aus Gebieten bezogen
haben, die heute tief unter dem Meeresspiegel liegen. Durch das Ein-
dringen der schweren Massen des Untergrundes in die Kruste trat nun
eine stabile Uberlastung ein. Dieser UberschuB an Totalschwere driickte
seinerseits auf die beweglichen Massen der Tiefe und dréngte sie teilweise
wieder gegen die Faltenumrandung zuriick, wobei gleichzeitig ein Sinken
der Innensenke einsetzte.

Dieser Zustand ist noch heute in der Verteilung der Schwere er-
kennbar: Der Schwereiiberschull Ag” ist nicht auf die innerhalb der
Faltenumrahmung gelegenen Gebiete beschrinkt, wie das u. a. auf der
Karte (Abb. 16, S. 73) fiir das adriatische Gebiet ganz besonders deut-
lich zum Ausdruck kommt, sondern dringt, wie in Italien, so auch in
Nordafrika und Spanien, in das Faltengebirge ein?). So erklart sich auch
die Inkongruenz zwischen Gebirgsverlauf und Dichtesynklinale3). Der
jungtertifire-quartire Senkungsvorgang mit seiner seitlichen Verdrin-
gung subkrustaler Massen beeinflu3t die Schwere der angrenzenden Um-
wallungsteile in positivem Sinne.

1) KossMAT, F.: Geol. Rundsch. Bd. 12, S. 172. 1921.

2) Zum Teil kommt hier Steilrandwirkung in Frage.

3) Kossmar, F.: Abh. d. Sichs. Akad. d. Wiss., Math. - phys. Kl. Bd. 38,
S. 29. 1921. - '
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Diesen ganzen Vorgingen kommt prinzipielle Bedeutung zu. Wir
erkennen sie wieder im adriatischen Becken und in der pannonischen
Senke. So weist z. B. auch in letzterem das umrahmte Gebiet in vielen
Teilen Masseniiberschul (4g”’) auf. Die Defizit-Inseln und -Halb-
inseln sind an besondere Strukturelemente gekniipft. Die groBe Rolle
der magmatischen Massen zeigt sich in einem Vulkankranz am Innenrand
der Karpathen. Auch hier dringt der Schwereiiberschufl (4g”’) in den
Gebirgskérper vor. Die Senkung dauert bis in das Quartér fort und ist
wahrscheinlich bis heute noch nicht zum Abschlufl gekommen. Dem
entspricht die groe Machtigkeit der quartiren Sedimente. Dal diese
Gebiete solche der Sedimentation infolge Senkung sind und nicht um-
gekehrt, erweist die positive Schwereanomalie (4g”).

Wiahrend die Verteilung der Schwereanomalien im Bereich der me-
diterranen Kettengebirge Europas sich fiir das Verstéindnis des Mecha-
nismus der Gebirgsbildung und fiir die Frage des Gleichgewichts der
Erdkruste auBerordentlich fruchtbar erwies, zeigt die HavyrorDsche
Karte der Anomalien (g — ¢,) der Vereinigten Staaten (Abb. 10, S. 47)
so gut wie gar keine Beziehungen zwischen Anomalien und geologischer
Struktur, worauf KossmaT bereits hinwies?).

Das auffallendste Moment der kartographischen Darstellung ist,
daB die tertiaren Gebirge des Westens und umfangreiche Anteile des
pazifischen Randgebirges ein negatives (g — ¢,) aufweisen. Kossmar
glaubt eine Erklirung hierfiir darin zu sehen, daB HayrorD bei der Re-
duktion der ozeanischen Steilrandwirkung einen zu groBlen Betrag in
Anrechnung brachte.

Der einzige Umstand, der zur Auffaltung der randlichen Gebirge
und ihrer isostatischen Einstellung Beziehungen erkennen laft, ist das
Vorhandensein eines Wechsels von N—S verlaufenden Plus- und
Minuszonen im Gebiet ostlich der pazifischen Ketten. Hier wird es sich
vielleicht, wie KossMAT aussprach, um von der Gebirgszone ausgehende
wellenartige subkrustale Massenbewegungen handeln.

Es ist also zun#chst aus den nordamerikanischen Verhéltnissen
keine Bestitigung der an europiischen Gebirgen gemachten FErfah-
rungen in bezug auf den Gleichgewichtszustand der Erdkruste zu
entnehmen.

Aus den gravimetrischen Verhiltnissen der mediterranen Ketten-
gebirge ergibt sich jedoch, daB alle Isostasiestorungen der Gebirgskorper
wie der benachbarten Senken nicht unerklirliche Ausnahmen von der
Arryschen Theorie darstellen, sondern daB sie, vom geologischen Ge-
sichtspunkt aus betrachtet, durchaus verstindlich, ja geradezu als ein
notwendiges Postulat, als Konsequenz junger orogenetischer Faltungs-
vorginge betrachtet werden miissen. Die Theorie von ARy wird also
durch die vorliegenden Abweichungen vom isostatischen Zustand der
Erdkruste nicht nur nicht widerlegt, sondern im Gegenteil bestatigt.

1) Geol. Rundsch. Bd. 12, S. 184. 1921.
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VIII. Diluviale Vereisung und Isostasie.

Es liegt nahe, die theoretisch abgeleiteten Gesetze der Isostasiel) an
einem relativ so gut bekannten und kontrollierbaren Phinomen wie dem
der diluvialen Inlandsvereisung Nordeuropas nachzupriifen. Befinden
sich die hier beobachteten Tatsachen in Ubereinstimmung mit den
theoretischen Prinzipien, so miiite man darin eine wertvolle Stiitze
fiir die Berechtigung der Anwendung des isostatischen Grundgedankens
auf die Gestaltung der Erdoberfliche sehen. ,

Alle Studien an diesem Phinomen beziehen sich zunichst auf den
Maximalstand der letzten groBen Inlandsvereisung und ihre Ver-
anderungen, d. h. ihr Abschmelzen bis zur Gegenwart. Altere Ver-
eisungen sind wegen mangelhafter Uberlieferung ihrer Anzeichen fiir
die folgenden Uberlegungen weniger geeignet. Die Tatsache, an welche
die Vorstellung isostatischer Verschiebungen Fennoskandias schon lange
angekniipft hatte, ist die, da8 die fennoskandische Landmasse zur Zeit
der letzten Vereisung in bezug auf den Meeresspiegel weit tiefer gelegen
hatte als heute; daB seitdem eine stindige Heraushebung des Gebietes
stattgefunden hat, eine negative Strandverschiebung, erkennbar an
hochgelegenen Strandlinien, gehobenen marinen spat- und postglazialen
Ablagerungen usw. (vgl. Abb. 18); daBl fernerhin diese Hebung eine
noch heute feststellbare ist. Dem Einwand einer Verschiebung des
Meeresspiegels gegeniiber unverindertem Landgebiet wurde mit Recht
durch den Hinweis darauf begegnet, daB eine derartige Verinderung des
Meeresspiegels mindestens an den néchstgelegenen Kiisten benachbarter
Gebiete sich gleichsinnig hatte bemerkbar machen miissen. Dafiir
liegen keinerlei Anzeichen vor. Es ist nur eine einseitige Verschiebung
der Gebiete im N der Ostsee und des Finnischen Meerbusens nach-
weisbar. Sie fehlt an der Gegenkiiste (Deutschland, RuBland). G. DE
Gerrs Untersuchungen erwiesen, daf3 es sich bei der Hebung Fenno-
skandias um ein lokal gefirbtes, beschranktes, allseitig abgeschlossenes
Phinomen handelt, bei dem ein zentral gelegenes Hebungsmaximum
allerseits an Stirke abnimmt (Abb. 18). Das Fehlen gleichsinniger
Bewegungen in den Nachbargebieten schlo3 es daher aus, das Phanomen
lediglich durch Verschiebungen der Hydrosphare zu erkliren.

Es ergab sich somit ohne weiteres die plausible Deutung, daB die
mit beginnender Abschmelzung des Eises feststellbare Landhebung
nichts anderes war als eine isostatische Bewegung, bedingt durch Ent-
lastung. Die Bewegung war also lediglich die Einstellung auf ein Niveau,
das in praglazialer Zeit innegehabt und infolge Belastung mit Eis ver-
lassen worden war.

Dieser Gedanke, daB die Bewegungen Fennoskandias isostatisch
durch Eisbe- resp. -entlastung ausgeldst worden seien, ist zuerst von

1) Eine fiir das hier behandelte Thema sehr wichtige Arbeit konnte, da sie
mir erst verspitet zur Kenntnis kam, keine Beriicksichtigung mehr finden.
Frip1tsoF NanNsEN: The strandflat and isostasy. Videnskapsselskapets skrifter 1,
Math.-natw. K1. 1921 No. 11. Kristiania 1922, 313 S. Die Ergebnisse NANSENS
sind eine vollkommene Bestitigung meiner Deutung der Bewegungsvorgénge
Skandinaviens.
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JamiesoN [18651)] ausgesprochen worden. Die Bewegungsvorginge
sind jedoch keineswegs so einfach, daf Belastung Senkung und Ent-
lastung Hebung bedingt hatte, sondern sind komplizierterer Art. Um
sie zu verstehen, ist ein Uberblick iiber die jiingste geologische Ge-
schichte Fennoskandias unerlaBlich.

Geologische Geschichte Fennoskandias seit der
letzten Vereisung.

Wohl sind fiir die Betrachtung der spét- und postglazialen Vorginge
im Gebiet Fennoskandias die Verschiebungen der Eisgrenzen und des
Landes wahrend der drei groflen Vereisungsstadien von Bedeutung.
Doch sind die Merkmale aus diesen Zeiten so spirlich tiberliefert, da3
eine brauchbare Rekonstruktion unmoglich ist. Wir betrachten daher
kurz die Geschichte Fennoskandias seit dem Maximum der letzten
groBlen Vereisung. Die Grenzen dieses Stadiums zeigt das Bild
Abb. 18. Die deutsche Ostseekiiste wurde wenig iiberschritten, im Gegen-
satz zu fritheren Stadien.

Das Gesamtergebnis des nun einsetzenden grofien Riickzuges der
Inlandvereisung war, daBl Danemark, die siidlichen tiefliegenden Teile
von Schweden und Norwegen und die meisten Kiistengebiete des Bal-
tikums nach der Befreiung vom Eis unter dem Niveau eines Meeres,
des Yoldia-Meeres, lagen, das einerseits mit der Nordsee kommuni-
zierte, andererseits nach O iiber das Gebiet des Onegasees und des
Weilen Meeres mit dem Arktischen Meer in Verbindung stand und
eine arktische Fauna aufwies.

Durch diese allgemein iibliche Auffassung werden die Verhiltnisse
etwas einfacher dargestellt, als sie tatséchlich gewesen sind. H. MUNTHE 2)
hat darauf hingewiesen, daf3 zunichst nach dem Abschmelzen im siid-
lichen Teil des Baltikums ein groBler Eissee lag, aus dem sich, als der
Eisrand Gotland erreicht hatte, das Yoldia-Meer entwickelte. Es
scheint also danach das siidliche Gebiet Fennoskandias nach der ersten
EntbloBung von Eis nicht unter Meeresniveau gelegen zu haben, sondern
erst unter dieses gesunken zu sein. Auch BROGGER brachte durch seine
Untersuchungen im Kristiania-Gebiet3) den Beweis, daB dem ersten
Riickzugsstadium ein Sinken dieser peripheren Teile folgte.

Im Anschlufl an die Ausbreitung des Yoldia-Meeres setzte eine
Hebungsphase, eine Landhebung ein, die den Charakter einer Wellen-
bewegung von der Peripherie Fennoskandias gegen das Zentrum der
Vereisung hatte. Die peripheren, zuerst vom Eis befreiten Teile wurden
zuerst gehoben, weswegen die spatglazialen Ablagerungen des Yoldia-
Meeres in der Peripherie und im Zentrum nicht gleichaltrig sind, héch-
stens die auf der gleichen Isobase?).

1) JamiesoN, T. F.: On the history of last geolog. changes in Scotland. Quart.
journ. Bd. 21. London 1865.

2) Congr. géol. intern. Stockholm 1910. Guides des excursions No. 25, S. 7.

3) Norges geol. undersok. 1901.

%) Vgl. MunTHE, H.: Congr. usw. S. 7; und Lip&N, R.: Sver. geol. undersok.
1913, Ser. Ca. Nr. 9, S. 38. :
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Durch Untersuchungen von Lipfn?) ist es erwiesen, dafl in den
zentralen Teilen die Hebung im Anschluff an den Eisriickzug sich an-
fangs weit schneller vollzog als spiter, so z. B. an der Angermanland-
kiiste bis 14 m pro Jahrhundert, wihrend im Laufe der postglazialen
Zeit die Werte immer niedriger wurden und in der Jetztzeit den Betrag
von 1 m pro Jahrhundert ausmachen.

Diese Landhebung im AnschluB an die Ausbreitung des Yoldia-
Meeres fiihrte zur Abtrennung des baltischen Gebietes von Nordsee
und Arktischem Meere und so zur Bildung eines groflen Binnensees,
des Ancylus-Sees. Es entspricht das einer Zeit, als der Eisrand am
Wetternsee lag?).

Wie groB der Betrag der spitglazialen Landhebung in den siidlichen
peripheren Teilen war, entzieht sich der Beurteilung, da diese Gebiete
heute unter dem Meeresspiegel liegen. Wahrscheinlich waren die siid-
lichen und siidwestlichen Teile des Baltikums ca. 125 m hoher gelegen
als heute. Nach dem Zentrum nahm der Betrag ab. Die relative Héhen-
lage der peripheren Teile des Baltikums wird durch Funde unter-
getauchter Torfmoore usw. auf dem Boden von Siidbaltikum, Kattegatt
und Nordsee festgelegt3).

Dieser den beiden Landsenkungen der Yoldia- und der Litorina-Zeit
eingeschalteten Hebungsphase der Ancyluszeit gehort die Bildungs-
periode der Torfmoore und der ,,versunkenen Wilder an, die iiberall
im N und NW Europas nachgewiesen worden sind: im Bereich des
Baltikums und der gesamten Nordseekiisten. Ihre Bildungszeit ist
durch Artefakte aus frithneolithischer Zeit festgelegt?).

Der Ancylus-See wurde allmahlich etwas nach S, bis zum Oere-
Sund gedringt, wahrscheinlich infolge der stirkeren Hebung Zentral-
Fennoskandias, spaterhin zugleich bedingt durch das allméhliche Sinken
der siidlichen und 6stlichen peripheren Teile Fennoskandias®).

Die Hebung, welcher der Ancylus-See seine Entstehung verdankt,
wurde in den peripheren Teilen Fennoskandias durch eine Senkung
abgelost. Diese postglaziale Senkung verschaffte dem Ancylus-See
wieder Anschluf an die Nordsee, indem das Gebiet der dénischen Inseln
erneut unter den Meeresspiegel tauchte und so der Baltik mit dem
Kattegatt in Verbindung trat. Der groBe Binnensee wandelte sich all-
mihlich wieder in einen Meeresteil mit dem Salzgehalt der Jetztzeit
‘um: das Litorina - Meer.

Die Anzeichen dieser Senkung sind jedoch nicht weiter nordwirts
als bis in die Gegend von Kristiania zu verfolgen, wo die Hochstgrenze
dieser (Tapes-Litorina-)Senkung bei etwa 80 m iiber dem Meeresspiegel
gelegen ist. In den zentralen Teilen Fennoskandias dauerte die post-
glaziale Landhebung an. Wir treffen heute die Sedimente des Ancylus-
Sees im Zentrum in groBer Hohenlage an, in den siidlichen Teilen des
Baltikums liegen sie unter dem Meeresspiegel®).

1) Vgl. H6gBoM, A. G.: Handbuch der regionalen Geologie, Fennoskandia
‘Bd. 4, 3. Abt. 1913.

2) MuxTeHE, H.: L c. S. 7. 3) MuxnteE, H.: 1 c. S. 9.

1) WrieaT, W. B.: The quarternary ice age. London 1914, S. 416.
5) Mux~tEE, H.: L c. S. 11 6) Wricat, W. B.: L c. 8. 351,
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In der jingeren Litorina-Zeit setzte im siidlichen Skandinavien all-
mihlich eine Hebung ein, welche die Litorina-Sedimente iiber den Be-
reich des Meeres brachte. Die Karte der Hebung dieser Sedimente
zeigt, daB3 die O-Isobase durch Dinemark verlauft. Nordlich der Linie
vollzog sich eine Hebung, die nach N zunahm. Fiir die Gebiete auller-
halb der O-Linie hat in der Litorina-Zeit eine Senkung unter den Meeres-
spiegel stattgefunden. Die Hebungskurve der Litorina-Uferlinie ist
eine Art parabolischer Kurve, deren Durchschnittsgradienten sind:

von der O-Linie bis zur NO-Ecke von Jiitland . . Imauf 10 km
zwischen Fredrikshavn u. Hvaler (Knsmamaf]ord) .1, 0, 7,
von Hvaler bis Kristiania .1, , 35,

Fir die Litorina-Senkung in den penpheren Tellen Skandinaviens,
aullerhalb der O-Linie, ist das Verhalten der Kjokkenmdéddings in Déne-
mark von Bedeutung. In Nordjiitland liegen sie mit frithneolithischen
Artefakten in den hochsten Litorina-Terrassen in einiger Entfernung
von der Kiiste. Nach S zu néhern sie sich der Kiiste und sinken mit der
Litorina-Uferlinie in Stidjiitland unter den Meeresspiegel. Sie erscheinen
erst wieder an der belgischen Kiistel).

HorsT nimmt an, daBl das Fehlen der Kjokkenmoéddings durch
Untertauchen unter den Meeresspiegel bedingt ist. Eine Bestatigung
hierfiir ist die Dredgung von Campignien-Artefakten und -Knochen bei
Koldingfjord und von Kjokkenmoddings im Kieler Hafen. Wir sehen
hier iiberall die Anzeichen postglazialer Senkung in der Umrahmung
der Skandinavischen Hebung.

Schematisch lassen sich die Vorgéinge in folgender Tabelle zusammen-

fasgen:
Zentrum Fenno-

Siidliche periphere Teile Fennoskandias skandias

Letzte groBe [ Endlage des Landes wenig iiber NN wenig iiber NN
Vereisung | Bewegung Senkung . . . . . Hebung
Anfangslage des Lan-
« . des. . . . . .. unter NN um NN
S%E)?Stg.lgzaler Bewegung Senkung . . . . . Hebung
= Yrtl)ll dialzle% ¢ | Sediment . . . . . gr. Eissee, dann Yol-
- i dia-Meer . . . . z. T.Yoldia-Meer
Anfangslage des Lan-
Postglazialer des. . . . . .. unter NN. . . . . itber NN
Eisriickzug | Bewegung. . . . . z. T. Hebung . . . Hebung
= Ancyluszeit | Sediment . . . . . SiiBwasserbildung d.
(frithneolith.) Ancylussees . . . —
Litorina- (od. [ Anfangslage des Lan-
Tapes-) Zeit des. . . . . .. z. T. itber NN . . . iiber NN
g| (spatneolith. ) Bewegung. . . . . z. T. Senkung Hebung
By = altalluv.) | Sediment . . . . . des Litorina-Meeres. —
= e Bewegung. . . . . Hebung bis z. Gegen-
(jl\ggaﬁzt) { wart . . . . . . Hebung bis zur
’ Gegenwart

1) Horst, N. O.: Kvartiarstudier i Danmark etc. Geol. For. Forh Bd 26,

S. 433, 1904.
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Das Gesamtergebnis der Hebung seit dem Beginn des Eis-
riickzuges und der Ausbreitung der Yoldia-See kommt auf der Iso-
basenkarte der gehobenen Yoldiasedimente (Abb. 18) zum Ausdruck.
Das Gebiet wurde von einer kuppelférmigen Aufwolbung betroffen.
Auffallend ist die Tatsache, daB sich das Areal der letzten groBen Ver-

eisung und das der Deformation weitgehend decken. Schon aus diesem
Umstand muBl man auf einen gewissen Zusammenhang zwischen beiden
Erscheinungen schlieen. Ferner ist bemerkenswert, daf die Langsachse
gréBter Landhebung der der skandinavischen Halbinsel und vor allem
der Eisscheide parallel verlauft (Abb. 18) und gegen letztere nur wenig
nach O gegen den Bottnischen Meerbusen verschoben ist. Zentrum
der Vereisung, damit wohl auch groSter Eisméachtigkeit, und starkste
Landhebung decken sich somit fast vollstandig.
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Der Maximalbetrag der Hebung seit dem Eisriickzug erreicht
nach den bisherigen Beobachtungen 280 m iiber dem heutigen Meeres-
spiegel. A. PENCK berechnet die mittlere Hebung auf 212 m, indem
er einmal beriicksichtigt, daB die Schmelzwisser die Hebung um 40 m
zu niedrig erscheinen lassen, dann aber auch in Rechnung zieht, daB
die hochstgelegenen Teile am spétesten eisfrei wurden, so daf sich die
Zeitmarken hier erst verspitet einstellen konnten!). Die Bewegung
scheint jedoch noch nicht zum Abschlufl gekommen zu sein, wennschon
sie langsamer verlduft als frither. Nach E. Kavser?2) hob sich die Kiiste
von Stockholm vom Jahre 1774—1875 um 50 cm, nach Briickner3)
von 1825—1875 bei Stockholm um 19 cm, bei Léko von 1853 —1887
um 27 cm. Die Meeresspiegelsenkungen wurden als kontinuierlich und
ginzlich unabhingig von hydrostatischen und klimatischen Bewegungen
erkannt.

Es bestehen schlieflich enge Beziehungen zwischen dem Gesteins-
untergrund, der im wesentlichen pricambrisch ist, und dem Gebiete
postglazialer Deformation. Beide Areale, das weitestgehender Ent-
bloBung von Gestein priglazialen Alters und das diluvialer Eisbedeckung,
haben anndhernd gleichen Umfang. Die Erscheinung darf um so weniger
als Zufalligkeit betrachtet werden, als sie sich unter vollig gleichen

Umsténden im gleichen Mafle im Gebiet des kanadischen Schildes wieder-
holt.

Die isostatische Auslegung?).

Die jiingste geologische Geschichte Fennoskandias zeigt, daf der
Ablauf der Vorginge nicht derart einfach ist, wie man nach dem Prin-
zip von Belastung und Entlastung annehmen kénnte. Stérend kommen
zwei Faktoren in Betracht. Erstens ist die Reaktionsfshigkeit der
Erdkruste auf Belastung resp. Entlastung auBerordentlich gering und
die Reaktionsgeschwindigkeit wegen der hohen Viscositét der sub-
krustalen Massen sehr niedrig, so dafl die Reaktionen eintreten und vor
allem auch andauern, wenn die Ursache selbst nicht mehr wirksam ist,
d. h. die Folgen werden der Ursache zeitlich nachhinken. Und zweitens
haben sich vor der letzten grofien Vereisung, die hier als Ausgangspunkt

1) Sitzungsber. d. PreuB. Akad. d. Wiss. Bd. 24, S. 309. 1922.
2} Lehrb. d. Geol. 1921, S. 290.
3) Verh. 9. D. Geogr.-Tag, Wien 1891.
4) Es ist ein seltener Fall von Quadruplizitit und bezeichnend fiir die Reife
des Problems, daf der isostatische Bewegungsmechanismus des fennoskandischen
Vereisungsgebietes gleichzeitig und anscheinend in vélliger Unabhéngigkeit von
vier Forschern erkannt und dargestellt wurde:
a) PeNcg, A.: Die Eem-Schwingung. Verh. geol. en mijnbouwk. Genootsch.
Nederl. en Kol. Geol. Ser. Deel. 6. 1922.

b) KoppEN, W.: Das System in den Bodenbewegungen und Klimawechseln
des Quartdrs im Ostseebecken. Zeitschr. f. Gletscherk. Bd. 12, Heft 3/4,
8. 100. Mai 1922. .

¢) BorN, A.: Vortrag am 9. April 1922 auf der Vers. Geolog. Vereinigung in
Bonn, und am 1. August auf der Vers. d. Deutsch. geolog. Ges. in Breslau.
Kurzes Referat: Geolog. Rundschau Bd. 13, S. 183. 1922.

d) NanseN, Friprsor: The strandflat and isostasy. Vedenskapsselskapets
skrifter. 1. Math.-natw. Kl., 1921 Nr. 11, Kristiania 1922. 313 S.
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gewahlt ist, schon grofere und wohl auch mé#chtigere Eismassen iiber
das gleiche Gebiet ausgebreitet, deren nachhinkende Wirkungen stérend
in die Zeit nach der letzten groBen Vereisung hineinspielen miissen.

Als eine derartige Nachwirkung fritherer Vorgédnge ist wahr-
scheinlich die geringe Landsenkung anzusehen, die nach BROGGER und
MuxTHE kurz nach dem Eisriickzug die Transgression des Yoldia-
Meeres ermoglichte. Die Senkungsbewegung der Erdkruste infolge der
letzten grofen Vereisung machte sich noch wahrend der darauf folgen-
den Entlastung ausklingend bemerkbar.

Nach dem Eisriickzug lag der gréfte Teil Fennoskandias unter dem
Yoldia-Meer, so dal also die Eisentlastung nicht unmittelbar zu einer
Hebung des Landes gefiihrt haben kann. Hierin kommt die geringe
Reaktionsgeschwindigkeit der subkrustalen Massen zum Ausdruck. Erst
in einem sehr vorgeschrittenen Riickzugsstadium machte sich die Hebung
bemerkbar.

Von Bedeutung ist weiter die Tatsache, daf die Hebung in den
Teilen begann, die zuerst vom Eis befreit wurden, also in den peripheren
Teilen, und daB sie sich zentripetal wellenformig fortpflanzte. Das
entspricht den theoretischen Forderungen der isostatischen
Voraussetzung, ebenso wie die Feststellung, daB die all-
méhlich gegen das Zentrum vorriickende Landhebung hier
Betrige erreichte, die weit iiber das Mafl der Hebung in der
Peripherie hinausgehen. Im Zentrum, wo die Eismachtigkeit am
groften, muBte nach dem Abschmelzen der Auftrieb am stirksten und
somit die Reaktionsgeschwindigkeit am groBten sein.

Infolge des starken Auftriebes im Zentrum dauerte hier
dieLandhebunginderganzenfolgenden Zeitbisindie Gegen-
wart an, allerdings mit den Anzeichen des Ausklingens; an der Kiiste
von Angermanland war der Hebungsbetrag nach S. Linfn anfinglich
14 m pro Jahrhundert, heute erreicht er in der gleichen Zeit 1 m.

Auch der Umstand, dafl die Kisscheide, also die Zone groBter Ver-
eisung, mit der Zone stirkster postglazialer Hebung sich deckt, ist
eine Erfillung isostatischer Forderung.

Ferner widerspricht es nicht den Forderungen der Isostasie, da} die
Bewegung in den peripheren Gebieten keine dauernd gleichgerichtete
war, sondern durch Senkungen unterbrochen wurde. Die die Isostasie
Fennoskandias storende Eisbelastung hatte ein Verdringen von Ma-
terial unter der Erdkruste zur Folge gehabt. Die Entlastung mufBte
zueinem Riickfliefen des subkrustalen Materials gegen das
Zentrum fihren. Es wurde also Material der Umgebung entzogen,
was in Senkungsbewegungen zum Ausdruck kommen muBte. Das
sind die Senkungen der jingeren Ancylus- und der Lito-
rina-Zeit in den peripheren Teilen des Gebietes.

Eine weitere Forderung dieser Vorginge, daB n#amlich das sub-
krustale Material zunichst der unmittelbaren Nachbarschaft entzogen
wurde und erst allmihlich fernere Gebiete in Anspruch genommen
wurden, zeigt sich durch die Beobachtung erfiillt. Der Binnensee der
Ancylus-Zeit wurde allm#hlich durch die Hebung der zentralen Teile
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in die peripheren Gebiete verschoben, ebenso das dltere Litorina-Meer.
Ein wichtiger Umstand ist das Einsetzen der Litorinasenkung selbst.
Wir erkennen den Absaugungsgiirtel in der Peripherie an den
Senkungen teils der Ancylus-, teils der Litorina-Zeit im Gebiete des
siidlichen Baltikums, beider Kiisten Didnemarks, der Nordsee und der
Kiisten des eigentlichen Englands. Im letzteren Falle befinden wir uns
vielleicht schon im EinfluBbereich des schottischen Vereisungszentrums.
Die geologischen Anzeichen dieses Absaugungsgiirtels sind die ver-
sunkenen Wilder und Torfmoore der genannten Gebiete.

Dieser Depressionsgiirtel um das fennoskandische Vereisungszentrum
ist unvollstandig, da die nordlich, westlich und siidwestlich in Betracht
kommenden Gebiete durch Meeresbedeckung der Beobachtung entzogen
sind. Nach auflen klingt diese Zone des Massendefizits allméahlich aus.
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Abb. 19 Schema des Sinkens durch Eisbelastung.

So zeigen sich die Beobachtungstatsachen iiber die Be-
wegungsvorginge im Gebiete Fennoskandias in Uberein-
stimmung mit den theoretischen Forderungen eines iso-
statischen Ablaufs dieser Vorgénge.

Die Annahme eines isostatischen Ablaufs der ]u_ngen Bewegungen
Fennoskandias gestattet eine Berechnung der mittleren Eisméchtigkeit.
Die Lage des Gebietes zur Zeit der letzten Vereisung und die heutige
Lage werden durch die folgenden beiden Abbildungen (Abb. 19) ver-
anschaulicht:

Es bedeutet: ke die gesuchte mittlere Machtigkeit des Inlandeises,

de seine Dichte (0,9),

n, das Niveau der Landoberfliche zur Zeit der Eis-
bedeckung,

n, das gegenwartige Niveau,

Hldie Dicke der Lithosphire,

dl die Dichte der Lithosphire,

di die mittlere Dichte der magmatischen Schicht,

g, der Abstand der Erdkruste von einem beliebig ge-
wihlten Niveau 4 — 4, zur Zeit der Vereisung,

g, desgleichen in der Gegenwart.
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Im Kompensationszustand ist dann das Gewicht beider Saulen bis zum
Niveau 4 — A4,; in der magmatischen Schicht gleich; woraus sich ab-
leiten 1aBt, daf

_ di (QI _ QO)
he = i .

g, — g, ist gleich der vertikalen Verschiebung der Landoberfliche nach
der Eisentlastung =mn; —n,. Im mittleren Schweden hat man als
Hochstbetrag vertikaler postglazialer Landhebung den Wert 280 m
festgestellt. Setzt man folgende Zahlenwerte ein: de =10,9; di = 3;
n; —n, =280 m, so ergibt sich fiir die mittlere Eismachtigkeit im
Zentralgebiet

he =933 m.

Die Machtigkeit der Inlandeisbedeckung wiirde also in
den Gebieten maximaler Hebung (280 m) den Betrag von
mindestens 933, rund 1000 m erreicht haben. Hs ist jedoch
wahrscheinlich, daB die Machtigkeit groBer war, da die Hebungsbewegung
heute noch nicht zum Abschluf gekommen ist.

Die Bewertung des errechneten Betrages der Eismichtigkeit ergibt
sich aus folgenden Uberlegungen: Der Wert fiir di ist nicht mit Sicher-
heit bekannt; setzt man fiir di 2,9 resp. 3,1, so ergeben sich Eismachtig-
keiten von 902 resp. 964 m. Das sind sehr geringe Abweichungen, nicht
mehr als 3%. Da der Hebungsvorgang noch nicht ganz abgeschlossen
ist, so wiirde das Finsetzen des Wertes 280 m ein Minimum der Eis-
méchtigkeit ergeben. Voraussetzung bleibt dabei, dafl die Vertikal-
verschiebung sich rein isostatisch vollzog. A. PENck!) berechnete in
neuerer Zeit, daB der dritte Teil der unter Fennoskandia verdringt
gewesenen Massen noch nicht wieder zuriickgekehrt ist, woraus sich
am Schlufl der Kompensation eine mittlere Hebung von 318 m ergeben
wiirde, was einer Eismé#chtigkeit von ca. 1000 m entspriche.

Mit dem errechneten Werte ca. 1000m sind die Beob-
achtungen skandinavischer Geologen iiber die Eisméchtig-
keit wahrend der Zeit der letzten Vereisung in Ubereinstim-
mung. F. ExqQuist stellte indirekt die Eismichtigkeit an verschiedenen
Punkten im Hochgebirge mit 1400 m fest?). Andere Feststellungen
lauten auf ca. 1000—1200 m Michtigkeit. Es ist von Bedeutung, dafl
sich die theoretisch auf Grund isostatischer Voraussetzung gewonnenen
Resultate mit den durch Beobachtung gewonnenen in der Gréfen-
ordnung decken.

Dieser isostatische Bewegungsmechanismus 186t sich nun bis zu
einem gewissen Grade auch aus den #lteren diluvialen Sedimenten fiir
die beiden letzten Interglazialzeiten ablesen3). Die Niederlande
und Norddeutschland waren nach vorangegangener Hohenlage in der
vorletzten Interglazialzeit einer Tiefenlage ausgesetzt, die es ermog-

1) PEncg, A.: Sitzungsber. d. PreuB. Akad. d. Wiss. Bd. 24, S. 314. 1922.

2) Sver. geol. unders. Ser. C. Nr. 889. Aarsbok Bd. 12, S. 18. 1918.

3) PENCK, A.: Die Eem:-Schwingung. Verh. geol.-mijnbouwk. Genootsch.
Nederl. en Kol. Geol. Ser. Deel 6. 1922, S. 91.
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lichte, daBl das Meer sich von N her iiber diese Gebiete ausdehnte.
Zeugen sind die marinen Ablagerungen des Eem. Die durch Eisbelastung
entstandene und trotz der Eisentlastung nicht sofort verschwundene
Senkung gestattete das Vordringen des Meeres gegen S. Es ist die
gleiche Wanderung gegen S, die nach SchluBl der letzten Vereisung
der Ancylus-See und zum Teil das Litorina-Meer ausfithrten. Die Ana-
logie der Vorgénge ist auffallend, und man darf daher fiir beide Falle
wohl auf die gleiche Ursache schliefen.

Logischerweise miifite sich der Vorgang auch nach der Vorletz’oen
Vereisung abgespielt haben. A. PENck mochte Spuren eines von GAGEL
in Holstein aufgefundenen marinen letzten Interglazials als Beleg dafiir
ansehen. Demnach schaltet sich zwischen die postglaziale Litorina-See
und die vorletzte interglaziale Eem-See eine der letzten Interglazialzeit
angehorige ,,Holsteinsee®, die sich nahe der Peripherie einer vorher-
gehenden Vergletscherung erstreckte und sich iiber deren sinkende
Morénen ausbreitete.

Die Theorie wird nicht nur durch die Tatsachen gestiitzt, sondern
hier kommt umgekehrt der Erforschung der Tatsachen die Theorie zu
Hilfe.

Die ganzen Vorginge sind ein schones Beispiel fiir die Abhangigkeit.
der Verteilung von Land und Meer von der isostatischen Reaktions-
fahigkeit der Erdkruste. Die Beeinflussung von Paliogeographie und
Isostasie ist natiirlich eine gegenseitige. Das Agens liegt jedoch aufler-
halb?).

Die Theorie des elastischen Korpers.

Gerade das Beispiel des Sinkens vereister Gebiete fithrt dazu, auf
Grund der Art des Sinkens und der nachfolgeriden Hebung einen anderen
Ablauf der Bewegungen fiir méglich zu halten, als bisher in den Bereich
der Betrachtung gezogen wurde. Ein Blick auf die Karte der Isobasen
Fennoskandias (Abb. 18) zeigt, dal bei der letzten Vereisung gewisse
zentrale, stirker belastete Gebiete auch starkere Abwirtsbewegung
und nach der Entlastung stirkere Aufwirtsbewegung erfahren haben
als die randlichen Gebiete mit zweifellos geringerer Eismichtigkeit.
Das fithrt zu der Auffassung, dafl die Erdkruste sich wie ein elastischer
Koérper verhalten hat. Es zeigt sich aber, daB die Prinzipien der Elastizi-
tatslehre nicht ganz innegehalten werden?). Auf Grund der klassischen
Elastizitatstheorie ist die bewirkte elastische Deformation eines festen
Kérpers dem Druck proportional. Danach wiirde eine durch die Last
des Inlandeises hervorgerufene Deformation in folgender Weise ver-
laufen: Wahrend der Zeit £,, in der die Inlandeismasse in Bildung be-
griffen, wiirde bei einer vollig elastischen Erde die Deformation
dauernd zunehmen. Bleibt die Eisbelastung wihrend einer Zeit £, kon-

1) Wie weitgehend nicht nur die Verteilung von Land und Meer, sondern auch
die Anderung der Klimaverhiltnisse und damit auch der Wechsel der Tier- und
Pflanzenwelt durch diese isostatischen Vorginge aufgeklirt werden kann, zeigt
eine interessante Studie von KoppEN, W.: Zeitschr. f. Gletscherk. Bd. 12, S. 97.
1922.

2) Wir folgen hier den Ausfiithrungen Rupzkis: Physik der Erde 1911, 8. 2311ff.
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stant, so wird auch die Deformation wihrend dieser Zeit stationér
bleiben. Wahrend der Abschmelzungszeit £, wird auch die Deformation
allmahlich abnehmen, so da8 nach volligem Abschmelzen auch die
Deformation verschwunden ist.

Bei einer plastischen Erde wird der Ablauf ein anderer sein: Die
Deformation wichst auch hier in der Zeit t;, aber der Betrag der De-
formation wird am Ende der Zeit £, groBer sein als im Falle der Elastizi-
tit. Vor allem aber wird wahrend ¢,, der Zeit des stationsren Zustandes
der Eisbedeckung, die Deformation weiter wachsen und wird, wie
RuUDZKI betont, wenn die Zeit £, lange genug andauert, sicher den Betrag
einer hydrostatischen Deformation erreichen. Die belastete Kruste
wird sich dann gem#B8 den Prinzipien des hydrostatischen Gleichgewichts
in ein entsprechendes Niveau einstellen. Damit aber fillt der Vorgang
aus dem Bereich der Elastizitatstheorie heraus in die Reihe der isostatisch
verlaufenden Vorginge. Mit Eintritt dieses Zustandes erst tritt ein
Stillstand in der Abwartsbewegung ein. Mit der Abschmelzzeit i,
nimmt die Deformation ab, doch nicht véllig proportional der Ent-
lastung, sondern in Abhéngigkeit von der Plastizitat. Je geringer diese,
je groBer die Viscositit, um so grofer die Verzogerung gegeniiber dem
Abschmelzen.

Diesentheoretischen Ergebnissen,daBder Ablauf weniger
den Prinzipien der Elastizitdtstheorie als denen der Iso-
stasie entspricht, sind die Tatsachen angepalBt. Es zeigt sich,
daB trotz ginzlicher (Kanada) oder fast vélliger (Skandinavien) Ent-
lastung vom Inlandeis die Hebungsbewegungen nicht beendet sind.
Sie dauern fort. Das ist die durch duflerst geringe Plastizitat der sub-
krustalen Massen bedingte. Verspatung der isostatischen Neueinstellung.
Weit bezeichnender ist in dieser Hinsicht das oben eingehend erérterte
Nachhinken der Senkungsbewegung wihrend der ersten Zeit des Ab-
schmelzens.

Die Erdkruste verhielt sich also bei den eiszeitlichen
Deformationen nicht wie ein vollig elastischer Korper.
Da die Eisschmelze ein sehr langsamer, nach Jahrtausenden zahlender
Vorgang war, hitte bei einem sehr elastischen, dem Ideal der Theorie
sehr nahe kommenden Kérper die Hebung mit der Eisschmelze gleichen
Schritt halten miissen. Die Art der beobachteten Bewegung deutet
auf die geringe Plastizitat der subkrustalen Massen.

Auch rechnerisch 148t sich, wie Rupzk1 zeigte!), die Annahme einer
vollig starren elastischen Erde ad absurdum fiihren. Er stellte Be-
rechnungen iiber die Méchtigkeit an, die ein Inlandeisgebiet von 2 Mil-
lionen km? Flichenausdehnung haben muB, um den beobachteten
Senkungsbetrag von 280 m hervorzurufen. Der Wert 2 Millionen km?
geht auf Berechnungen von DE GEER iiber die Ausdehnung des Inland-
eises in Skandinavien wihrend der Eiszeit?) zuriick. Das Ergebnis der
Berechnungen von RUDZKI ist, daB die mittlere Machtigkeit der Ver-
eisung mindestens 6220 m, seine maximale Michtigkeit im Zentrum

1) Rupzki: Zeitschr. f. Gletscherk. Bd. 1, S. 189. 1906/07.
%) GEER, G. DE: Geol. For. Forh. Bd. 20, S. 369. 1898.
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ca. 12000 m betragen haben miifite. Diese Werte sind ohne Zweifel
viel zu hoch und mit den tatsichlichen Beobachtungen nicht im Ein-
klang. Lassen sich doch noch heute im skandinavischen Hochgebirge
Nunatakers mit Sicherheit feststellen, ganz abgesehen von dem Umstand,
daB derartige Eisméchtigkeiten physikalisch undenkbar sind, da der
Belastungsdruck und die dadurch bedingte Temperaturerhéhung die
Vereisungen nicht iiber ein weit tiefer liegendes Machtigkeitsmaximum
hinauswachsen liBt. Die Voraussetzung der Berechnung, eine
vollig starre, elastische Erde, war also eine irrige.

Die Berechnung wurde ausgefithrt unter der Annahme eines Starr-
heitskoeffizienten der Erde von 8 x 108 g pro cm? RuUDZEI scheint
geneigt, diesen Koeffizienten fiir weit zu hoch zu halten. Aber schon
allein die Annahme einer véllig starren Erde bedingt die auBerordentlich
hohen Eism#chtigkeiten. Es ergeben sich sofort weit geringere Werte
dafiir, sowie man unter der Lithosphire obiger Starrheit ein Material
von einer gewissen Plastizitit annimmt. Wie bereits oben gesagt, wiirde
bei geniigend langer Zeitdauer diese Voraussetzung der Annahme
isostatischer Vorginge gleichkommen. Diese Annahme fithrt aber, wie
oben gezeigt wurde, zu dem sehr wahrscheinlichen, durch die Beob-
achtung gestiitzten Wert

he = %280 — 933 m,
de
d. h. also, daBl die Hypothese eines isostatischen Ablaufs
der glazialen Bewegungsvorgange den tatsédchlichen Beob-
achtungen weit besser gerecht wird als die Annahme einer
starren, elastischen Erde.

Das Ergebnis der Schweremessung in Skandinavien.

Wenn die Hypothese der isostatischen Bewegung Fennoskandias
zu Recht besteht und wenn der Hebungsprozell dieses Gebietes noch
nicht zum Abschlufl gekommen ist, so muf} das im Befund der Schwere-
messungen zum Ausdruck kommen. Es mu8 sich fiir die noch in Hebung
befindlichen Gebiete die totale Schwere als negativ erweisen, da der
durch die Eisschmelze verursachte Massenverlust noch nicht durch ein
Nachstromen subkrustalen Materials kompensiert ist.

Diese Kontrolle der isostatischen Deutung der Hebung enteister
Gebiete ist zur Zeit infolge mangelnder Schweremessungen nur fiir das
fennoskandische Gebiet, und auch fiir dieses nur unzureichend méglich.
Fiir Schweden liegen nur fiinf Schweremessungen vor, eine dhnlich ge-
ringe Anzahl fiir Finnland, und auch das nérdliche RuBland ist unzu-
reichend damit versehen. Dagegen geniigt die Zahl der  ddnischen und
der westnorwegischen Messungen den Anforderungen an die Netzdichte.
Alle Daten wurden den beiden Berichten von E. Borras (1911 u. 1914)
entnommen. Hier finden sich die Werte fiir die totale Schwerestérung
Ag, Werte, die alle Zufalligkeiten des Reliefs enthalten, je nachdem
die Station eine Berg- oder Talstation ist. Die Werte waren also nicht
ohne weiteres verwendbar. Es mufBite daher fiir die Konstruktion der

Born, Isostasie. 7
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Kurven gleicher Isostasiestorung ein Reduktionsverfahren!) verwendet
werden: Es ergab sich zunichst die Notwendigkeit, die mittlere Meeres-
hohe der Umgebung der einzelnen Stationen, besonders norwegischer

Gebirgsstationen, zu bestimmen. Wegen unzureichenden Kartenmaterials
(Isohypsenkarten 1 : 300 000) war schon das nur mit einiger Annsherung

1) Nahere Angaben iiber das Verfahren s. S. 18; auBerdem Borw, A.: Zeitschr.
d. Deutsch. geol. Ges. Bd. 75, 1923.
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moglich. Beriicksichtigt wurde ein Umkreis von 50 km Radius. Es
wurde sodann die attraktive Wirkung der fehlenden resp. iiberschiissigen
Gesteinsplatte berechnet, deren Michtigkeit sich aus der Differenz mit
der Meereshohe der Beobachtungsstation ergab. Je 10 m einer Gesteins-
platte von der Dichte 2,4 entsprechen einer Einheit der dritten Dezi-
male von g in Zentimetern. Die Berechnung des attraktiven Wertes
wurde vorgenommen unter Beriicksichtigung der Tatsache, daB hier
ein Gesteinsmaterial von der Dichte etwa 2,6—2,7 vorliegt. Der so
erhaltene Wert wurde an den fiir die totale Schwere von BorRras an-
gegebenen Daten in Anrechnung gebracht. Die erhaltenen verbesserten
totalen Schwerestérungen wurden der Konstruktion der Linien gleicher
totaler Stérung zugrunde gelegt (Abb. 20).

Das Unzureichende der gewonnenen kartographischen Darstellung
ist vor allem durch die Weitmaschigkeit des Beobachtungsnetzes be-
dingt. Trotz dieses Mangels sind gewisse Ziige im gravimetrischen Ver-
halten Fennoskandias sehr ausgeprigt.

Es zeigt sich zundchst eine auffallende Anpassung der Kurven
gleicher verbesserter totaler Schwerestérung an die UmriBlinie der
skandinavischen Halbinsel. Die O-Linie, also die Linie volliger Kom-
pensation, deckt sich auffallend mit dem Kiistenverlauf im N, NW und
W. Im Siiden Norwegens riickt die Kurve in das Landinnere, zunéchst
unter Wahrung der Parallelitit. Soweit also das Gebiet dem ozeanischen
Tiefseeboden zugewendet ist, zeigt sich eine Konkordanz zwischen
Kiisten- und Schwerestérungs-Verlauf. Es ist anzunehmen, daf das
schwere Material des Ozeanbodens einen quantitativen, sicher aber
keinen qualitativen Einflufl auf die Schwerestérungen am AufBenrande
von Skandinavien ausiibt. Von einer entsprechenden Korrektur der
Werte in der Karte ist jedoch Abstand genommen worden. Es geniigt
vollkommen, sich bewuBt zu bleiben, daB die Kiistenwerte durchschnitt-
lich um einen gewissen Betrag zu hoch sind.

Der weitere Verlauf der O-Kurve im Osten des Gebietes ist durch
relativ wenige Stationen festgelegt, besonders im NO. Doch ergibt sich
aus der Anordnung aller Werte, dafl im Inneren der Skandinavischen
Halbinsel ein groBes Feld liegt, das durch Schweredefizit charakterisiert
ist. Allseitig zeigt sich von aulBlen nach innen eine Zunahme der nega-
tiven Werte. Die Langsachse dieses zentralen Defizitgebietes fallt
anndhernd mit der der skandinavischen Halbinsel zusammen.

Ausnahmen bilden ein Gebiet geringen Uberschusses im siidlichen
Teil des Bottnischen Meerbusens und zwei Stationen, Réros mit -+ 25
und Koppang mit -+ 20 Einheiten im mittleren Norwegen. Diese
beiden totalen Schwereiiberschiisse von Réros und Koppang erklaren
sich allem Anscheine nach aus den lokalen Verhiltnissen. Prof. V.
M. GorpscmmipT, Kristianial), teilte mir mit, daB er sowohl wie Prof.
W. WERENSKIOLD, Kristiania, die Gabbromassen des Gebietes von
Roéros fiir die nichstliegende Erklarung halten. Beziiglich Koppang
ist es wahrscheinlich, dafl dort prakambrische Gabbrogesteine im Unter-

1) Fir verschiedene Bemiithungen um die Forderung meiner isostatischen
Interessen bin ich Herrn Prof. V. M. GoLDSCHMIDT zu herzlichem Dank verpflichtet.
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grund stecken, da solche nordwestlich von Koppang im Urgebirgsfenster
von Atnedalen durch Prof. WERENSKIOLD festgestellt wurden. Auch
4—b5km nordwestlich von Koppang findet sich nach Prof. Gorp-
SCHMIDT eine Gabbromasse.

Auflerhalb der O-Kurve liegen nur positive Werte, die mit der Ent-
fernung von dieser regelm#Big zunehmen. Die Zunahme ist gegen W
eine auffallend schnelle, was vielleicht durch die erwiahnte attraktive
Wirkung des schweren Ozeanbodens seine Erklarung findet.

Nimmt man das Ergebnis als ein endgiiltiges, so zeigt sich allein nach
den bisherigen Messungen ein Massendefekt, der auf dem Festland siid-
Ostlich der Lofoten den Betrag von — 50 Einheiten gleich dem Wert
von 450 m Gestein vom spezifischen Gewicht 2,65 erreicht. Auf jeden
Fall hat, abgesehen von den Randgebieten, das ganze Innere Fenno-
skandias die Tendenz zu weiterer Hebung. Daf} die Hebung der Land-
oberflache iiber das Niveau des Meeres nicht den Betrag von 450 m
erreichen wird, ist eine Angelegenheit der Abtragung, die aber ihrer-
seits immer wieder dafiir sorgen wird, dafl vollige Kompensation nicht
eintritt. Und doch wird dieses Spiel nicht unendlich lange laufen, da
von unten her stets schwerere Massen in den Zyklus gebracht werden,
denen jeweils eine immer geringere Tendenz zur Hebung der Kruste
entspricht. Aus endogenen Griinden wird also auch dieser Zyklus sich
totlaufen.

Nach der Verteilung der Schwerestérungen sollte man annehmen,
daf nur das zentrale, an Masse noch unbefriedigte Gebiet Fennoskandias,
das innerhalb der O-Kurve liegt, einer Hochbewegung unterliegt.
Tatséachlich nehmen aber auch randliche, an Masse vollig gesattigte
und iibersittigte Zonen an der Hochbewegung noch heute teil. Man
darf das wohl als Folge der Starrheit eines einheitlichen fennoskan-
dischen Erdkrustenteiles deuten, analog den von F. KossMAT nachge-
wiesenen, mit dem Gebirgskérper versenkten AuBlenzonen der jiingeren
Faltengebirge. Analog den Massendefektzonen dort entsteht hier das
starke UberschuBgebiet, wie es der Steilabfall der Schwerestérungen
an der norwegischen Kiiste aufweist. Wenn man die Steilrandwirkung
zur Anrechnung bringt, ergibt sich ibrigens, dafl das Kiistengebiet
anndhernd isostatisch eingestellt ist, wofiir auch der Umstand spricht,
daB die tertidre oder altquartére breite Kiistenplattform Westnorwegens
trotz der ungleichmafigen postglazialen Hebung im groflen ganzen
horizontal liegt.

Es ergibt sich somit als Resultat, dafl das von der isostatischen
Deutung der fennoskandischen Hochbewegung gestellte
Postulat,ndmlichderan Masseungesattigte Schwerezustand
Skandinaviens,durchdieErgebnissederSchweremessungen,
so lickenhaft letztere auch sind, doch vollkommen seine
Erfillung findet.

Ein Vergleich der Karte der Isostasiestérungen mit der Darstellung
der postglazialen Isobasen Fennoskandias (Abb. 20) zeigt eine auf-
fallende Ubereinstimmung des Kurvenverlaufs. Die Gestalt des
Massendefektgebietes ist keine von der Form der Hebungs-
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gebiete vo6llig unabhéngige, sondern zeigt weitestgehende
Ubereinstimmung, nur daB das postglaziale und rezente Hebungs-
gebiet iiber den Bereich des Massendefektgebietes hinausgreift, was aus
den oben erwahnten Griinden verstindlich ist. Diese Tatsache der
Ubereinstimmung von Hebungs- und Massendefektgebiet ist neben dem
Umstand des Bestehens eines innerfennoskandischen Minusgebietes mit
die wesentlichste Stiitze der isostatischen Deutung fennoskandischer
Hebung.

Es soll nicht unerwihnt bleiben, daf3 DE GEER zwar den Einflufl der
Eisbe- und -entlastung auf die Bewegungen Skandinaviens anerkennt,
im wesentlichen aber altere Vorginge dafiir verantwortlich macht?).
Nach DE GEER weisen alle Gebiete, die das nordeuropiische Meer, den
Skandik, umrahmen, Anzeichen junger, schon priquartirer Hebung
auf. Diese marginalen Hebungen und Aufpressungen sollen ihren Grund
in einer bedeutenden Bodensenkung des Skandik haben. ,,Beziiglich
der quartiren Niveauverinderungen sei hier nur hinzugefiigt, daB die
Landhebungen zwar wahrscheinlich durch die Entlastung der Ver-
gletscherungen wesentlich erleichtert wurden, wodurch gewisse wellen-
féormige zentripetale Bewegungen erklarlich scheinen; daB aber un-
abhingig davon die Einsenkung des Meeresbodens sich fortgesetzt zu
heben scheint, woher Massenverschiebungen und Landhebungen schon
zu erwarten waren.‘

Es zeigt sich, wie kompliziert die Vorginge verlaufen und wie die
Zuordnung einer Bewegung zu ihrer Ursache nicht ohne weiteres mog-
lich ist. Daf aber die von DE GEER besprochenen Bewegungen des
Skandikbodens nicht den vorwiegenden EinfluB auf die quartire Hoch-
bewegung Skandinaviens gehabt haben, zeigen folgende Uberlegungen:
Wenn das Sinken des Skandik das stérende Moment ist, so wird dadurch
sekundir eine Storung der isostatischen Einstellung der Randgebiete
in der Weise hervorgerufen, da zentrifugal vom Skandik verdringte
subkrustale Masse die marginalen Gebiete heben. Die Folge miiBite sein,
daf diese Gebiete einen UberschuB an totaler Schwere aufweisen. Wie
oben gezeigt wurde, ist das Umgekehrte der Fall. Der nach DE GEER
dem Gebiete Skandinaviens von auBen aufgedringte Masseniiberschuf
ist nicht nur nicht vorhanden, es findet sich im Gegenteil ein relativ
groBes Minus an Totalschwere, das der pE GEERschen Deutung wider-
spricht und das durch die Jamiesonsche Entlastungstheorie seine
vollendete Erklarung findet.

Die Schweremessungen erweisen sich von entscheidender Bedeutung
tiir die Auffassung der krustalen Bewegungen Nordeuropas in quartirer
Zeit. '

Das sehottische Vereisungsgebiet.

Der Ablauf der Vorgénge ist hier der gleiche wie im fennoskandischen
Vereisungsgebiet. In priiglazialer Zeit lag der Meeresspiegel annahernd
in gleicher Héhe wie jetzt?). Das Zentrum lag im Inneren der Hebriden.

1) C. r. congr. géol. intern. Stockholm Bd. 2, S. 849. 1910.

%) Im wesentlichen folge ich hier den Ausfithrungen von WricaT, W. B.: The
quarternary ice age London 1914, S. 364ff.
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Wenigstens zeigt sich hier das postglaziale Hebungsmaximum (60 m),
und zwar auf der Isle of Jura.

Das skandinavische Inlandeis beeinflufite die britische Eismasse
insofern, als letztere an freier Bewegung nach O gehindert wurde.
Die Folge war eine Verlagerung der Eisscheide nach O. Nach W ent-
wickelte sich die Eismasse frei in den Atlantik, &hnlich der RoBbarriere
der Antarktis. Die Irische See, niemals von grofler Tiefe, bildete ein

Becken, in das schottisches
Eis von N, irisches von W
herabfloB. Berge bis zu 1100 m
Hohe tragen in Schottland
sichere Anzeichen der Ver-
eisung?).

Das spatglaziale Tiefliegen
des vom Eis befreiten Gebietes
in Fennoskandia (Yoldia-Meer)
hat sein Gegenstiick im Be-
reich der Britischen Inseln.
Wiahrend die Highlands noch
vereist und viele Fjorde noch
mit Eis erfiillt waren, lagen
die umgebenden Gebiete in
weiterem Umfange als heute
vom Meere bedeckt. Die Sen-
kung war gering, héchstens
100 engl. Full; wir erkennen
sie in der beriihmten 100-Fuf3-
Terrasse und in gehobenen
spatglazialen marinen Tonen?).

Abb. 21. Verbreitung der Terrassen im Be- Die Ubereinstimmung geht
reich der Britischen Inseln (nach W.B. noch weiter, insofern als diese
——— Gebiet pri; Xifinﬁrri?sii ).die heute 100 bis Tl'efenlage erst durch Senkung
135 FuB hoé}ﬁ ligegen; — — — Nordgrenze der pri- unmittelbar im Anschluff an

glazialen (10—12-Fuf-)Terrassen von Siid-Britannien; 3 3
— - —. Gebiet der spitglazialen sog. 100-FuB-Ter- das Abschmelzen des Eises in

rasse, nur in Schottland; —--—-«+ Gebiet gehobener, England und Wales einge-
jiingster, postglazialer (neolithischer) sog. 25-FuB- d Hi .
Terrasse; +ee+» Grenze der letzten Vereisung. nommen wurde. er zeigt

sich wieder das Nachhinken
der Belastungsreaktion in der Zeit der Entlastung.
Diese spatglaziale Senkung konzentriert sich um das schottische
Hochland (vgl. Karte Abb. 21. Verbreitung der 100-FuB-Terrasse).
Diesen Vorgingen folgte eine Zeit tiefliegenden Meeresspiegels, d. h.
eine Zeit der Landhebung sowohlim schottischen Zentrum wie
in den peripheren Gebieten (England, Wales, Irland). In diese
Zeit fallt die Bildung der Moore und Walder. Das Land lag damals
25—30 Fufl hoher als jetzt.

1) KexparL: The british isles, im Handbuch d. region. Geologie Bd. 3, Heft 1,
S. 302. 1917.
2) WricaT, W. B.: L. c. S. 365 u. 420.
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Die nun in der Peripherie einsetzende allgemeine Senkung des
Landes brachte die Torfmoore und Walder in den Bereich des Meeres-
spiegels oder unter ihn; es entstanden die ,,submerged forests®, und es
bildete sich die 25-FuB-Terrasse aus. Friithneolithische Reste belegen,
daB diese Depression mit der Litorina-Tapes-Senke von Skandinavien
und Dinemark mit den Kjokkenmdddings zusammenfalltl). Iso-
statisch ist diese Senkung als die Folge der Massenentziehung
durch das Zentrum anzusehen. Thre Anzeichen, die versunkenen
Torfmoore und Wilder, treffen wir rund um die Kiisten von England
und Wales?). Ebenso sind grofe Areale des Bodens der Nordsee, be-
sonders der Doggerbank, von Torflagern bedeckt. Diese versunkenen
Moore und FluBliufe liegen nach KENDALL®) niemals tiefer als 24 m.
Damals lag also Siidbritannien und die siidliche Nordsee in einem um
24 m héheren Niveau. Thre Tieferlegung ist die Depression des Ab-
saugungsgiirtels. In Schottland findet sich nach KeENpALL keine Spur
versunkener Walder usw.

Als jiingste Bewegung macht sich im Anschluf} an die Litorina-
Senkung bis in die Gegenwart eine Landhebung bemerkbar. Ihr ver-
dankt die 25-FuB-Terrasse ihre Hohenlage. Diese Terrasse ist heute
beschrankt auf ein Gebiet, das den gréften Teil von Schottland, NO-
Irland und Nordengland umfaBt (vgl. Abb. 21). Das besagt, daB nur
dieses zentrale Gebiet bisher an der Hebung beteiligt ist. Die Kurve
auf Abb. 21 stellt die O-Isobase dar, bei welcher die Terrassen in das
Meeresniveau iibergehen. Nach dem Zentrum dagegen, nahe Loch
Linneh, erreicht die ,,25-Ful3-Terrasse 36 Full. Hier ist also die He-
bung infolge des groBeren Auftriebes am stirksten. Sie hat
in spatneolithischer ‘Zeit eingesetzt.

Diese Bewegungen mit einem Schwanken des Meeresniveaus auf
Grund fiir Vereisung entnommener Wassermengen in Verbindung zu
bringen, erscheint um so weniger gerechtfertigt, als die Litorina-Senkung
sowohl wie die anschlieBende Hebung in die letzte groBe Periode kon-
tinuierlichen Abschmelzens nordlicher Vereisungsgebiete fallen.

Fiir den Stand der Kompensation in gewissen Teilen der Britischen
Inseln ist es von Bedeutung, daBl die priglazialen Terrassen im ganzen
siidlichen Gebiet parallel, ohne jede Verbiegung 10—12 Fuf iiber dem
jetzigen Flutwasserstand liegen und innerhalb des Gebietes der 25-FuB-
Terrasse ein etwas tieferes Niveau einnehmen, daB sich also das Gebiet
von der Absenkung noch nicht ganz erholt hat?). Auf eine in diesem
Zusammenhange sehr bemerkenswerte Tatsache hat M. ScaMipT auf-
merksam gemacht5). Ein Vergleich der 1884—1893 in Frankreich vor-
genommenen Nivellements mit den Nivellements aus den Jahren 1857
bis 1864 ergibt sehr auffallende Hohendifferenzen im Sinne von Boden-
senkungen, die vom Mittelmeer und den Alpen nach N gegen die Kiiste

1) WricaT, W. B.: The quarternary ice age London 1914, S. 420.

2) WmrteEEAD and GoopcHiLp: Essex naturalist Bd. 16, S. 51—60. 1909.

3) L e. 321. 1) WricET, W. B.: L. c. S. 422,

5) Neuzeitliche Erdkrustenbewegungen in Frankreich. Sitzungsber. d. Bayr.
Akad. d. Wiss., Math.-phys. Kl. 1922, S. 1.
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des Kanals zunehmen (vgl. Abb. 22). In Anbetracht der GroBe dieser
Unterschiede und ihres systematischen Charakters halt M. ScEmiDT
es fiir ausgeschlossen, daB sie als Folge von Messungsfehlern des einen
oder anderen Nivellements aufgefaft werden konnen. jNach N fort-
schreitende Bodensenkung ist die selbstverstindliche Erklarung.

Abb. 22. Bodensenkungen in Frankreich von 1857—1884 (nach M. ScamipT, 1922).

Linien gleicher Senkung in em; e« Schwerestationen, 4¢ in 0,001 c¢m.

Die subkrustalen Massenverschiebungen, welche die Voraussetzung
dieser Senkungen sind, bilden die vollkommene Erfiillung der iso-
statischen Forderungen. Wir haben hier in dem Senkungsgebiet Frank-
reichs einen Teil der zirkumglazialen Absaugungszone des
schottisch-skandinavischen Vereisungsgebietes vor uns.
Diese wihrend der Vereisung aufgepreSten Gebiete stellen sich zur Zeit
allmahlich wieder auf ihr altes priglaziales Niveau ein. Da wihrend des
Diluviums hier keine Sedimentation, sondern Abtragung herrschte, so
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wird die postglaziale Landoberfliche etwas tiefer liegen als die pra-
glaziale. '

Charakteristisch ist, daB Alpen und Pyrenden von der umfassenden
Bodenbewegung unbeeinfluBt geblieben sind. An den Tiefenwiilsten
dieser Gebirge stauten sich anscheinend die subkrustalen Massen, und
iiber diese Wiilste greift auch die postglaziale Riickwirkung nicht hinaus.

Bei diesem Vorgang a8t sich eine intreressante Beziehung zur geo-
logischen Struktur erkennen, auf die Em. KAYSER bereits hinwies?).
Wie die Karte zeigt, sind die Senkungen im Bereich des Rhone-Saone-
Grabens besonders intensiv. Diese tektonisch gelockerte Zone reagiert
leichter und starker als der tibrige Teil. Ebenso scheint es sich mit dem
siiddwestlichen Abbruchsgebiet der Ardennen gegen das Pariser Becken
zu verhalten.

Wie die Schweremessungen zeigen, ist von dem Gebiete Frankreichs
anscheinend nur Paris mit seiner Totalschwere von +0 im Gleich-
gewicht. Soweit sich nach den wenigen vorliegenden Werten urteilen
1aBt, besitzt das iibrige Gebiet mit Ausnahme der Gegend von Bor-
deaux, wo 4g negativ, einen totalen Schwereiiberschufl, der nach S
allmahlich ansteigt.

Der Ablauf der Bewegungen ist hier im groflen ganzen also der
gleiche wie im fennoskandischen Vereisungsgebiet. Die wenigen gravi-
metrischen Beobachtungen aus dem Bereich des schottischen Ver-
eisungszentrums haben nur positive Werte fiir die totale Schwere
(go — 7o) ergeben, und zwar Betrige in annshernd gleicher Hohe
(E. Borras 1911):

. " . go— Yo
Beobachtungsstation Meereshéhe in m in 0, 0071' m
Shetlandsinseln . . . . . 8 +44
Kirkwall, Orkney . . . 5 +-48
Stornoway, Hebriden . . 4 +56
Portsoy . . . . . . .. 28 +47
Glasgow . . . . . . . . 61 +-48
Edinburgn . . . . . . . 21 440
North Shields . . . . . 22 +40

Die ausschlieflich positiven Werte an totaler Schwere lassen darauf
schliefen, dafl das frithere Defizitgebiet der Vereisung bereits villig
durch subkrustale Massenzufuhr ausgeglichen worden ist, welches vor-
geschrittene Stadium dem fennoskandischen Vereisungsgebiet gegeniiber
durch die Kleinheit des schottischen Gebietes verstandlich ist. Die
Tatsache der wenn auch nur geringen Uberschiisse erklart sich wohl
aus der Niahe des attraktiv besonders wirksamen Ozeanbodens.

Die Vereisung des kanadischen Schildes.
Wahrend des Abschmelzens der letzten groBen Vereisung, deren
Grenzen Abb. 23 zeigt, lag in spitglazialer Zeit ein groBer, besonders ein
ostlicher Teil des vom Eis befreiten Gebietes im Bereich des Meeres-

1) Merkwiirdige Senkungen des Bodens von Frankreich. Sitzungsber. d. Bayr.
Akad. d. Wiss., Math.-phys. Kl. 1922, S. 51.
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niveaus. Unter anderem ging ein Meeresarm durch das St.-Lawrence-Tal
bis zum Ontario-See. Heute finden sich von Neuyork aus nach N an
der Kiiste spatglaziale marine Tone und Terrassen in betrichtlichen
Héhen, Weiter im Inneren sind die schriggestellten und gehobenen
Strandterrassen der im Spitglazial weit umfangreicheren grofen Seen ein

Abb. 23. Karte der postglazialen Hebung und des totalen Schwerezustandes (4 g)
des Labrador-Vereisungsgebietes (nach verschiedenen Autoren).
------- Linien gleicher postglazialer Hebung; + — 12, Schwerestationen (4 g).

Indicator fiir spat- und postglaziale Deformationen des enteisten Ge-
bietes. Die postglaziale Hebung erreichte anscheinend im Labrador-
gebiet ihr Maximum. Von hier aus nimmt die Hebung resp. die frithere
Depression allseitig ab. Die Gesamtdeformation wurde zuerst von
G. pE GEER erkannt und rekonstruiert!). Der Karte Abb. 23 liegt die

1) pE GEER, G.: On pleistocene changes of level in eastern North-America,
Proceed. Boston soc. of nat. hist. Bd. 25, S. 461. 1892.
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pE GEERsche Zusammenstellung zugrunde; auf Grund neuerer Unter-
suchungen wurden besonders in stlichen Gebieten einige Abénderungen
vorgenomment).

Die Beziehungen zwischen Eism#chtigkeit und Depressionsbetrag
sind hier grofler und klarer als in Skandinavien. Der Gradient der
Depression ist gegen den Atlantik am gréBten, namlich 1 :14002).
Im Inneren Nordamerikas sind die Isobasen sehr weit gestellt. Hier
hat das Gebiet der GroBlen Seen eine Schrigstellung gegen S erfahren.

In den Einzelheiten der Bewegungen des vom Eis bedeckten und
wieder entlasteten Areals zeigen sich einige mit den Vorgingen um das
schottische und fennoskandische Vereisungszentrum tibereinstimmende
Zige. .

Das Land lag auch hier unmittelbar im Anschlufl an die letzte grofie
Entlastung noch nicht im Niveau maximaler Versenkung, sondern er-
reichte diese, in der Reaktion auf die letzte grofe Belastung nachhinkend,
erst in spitglazialer Zeit. Hudson- und Connecticut-Tal sanken ebenso
wie Long Island erst spitglazial unter den Meeresspiegel, um sich dann
erst wieder als neue Reaktion auf Entlastung zu heben3).

Die Grenzen der letzten Vereisung und der Verlauf der O-Isobase
der postglazialen Deformation decken sich auch hier wieder.

Die Hebung innerhalb der O-Isobase ist als Reaktion auf die Ent-
lastung anzusehen. Als Wirkung zentripetalen subkrustalen Massen-
transportes zeigt sich auBerhalb der O-Isobase eine Zone der Absenkung
(Absaugungsgiirtel). Versunkene Wailder trifft man an der Bucht von
Fundy und an der Kiiste von Neubraunschweig?). An der ganzen SO-
Kiiste von Neufundland hat keine postglaziale Hebung, sondern Sen-
kung stattgefunden, ebenso an der Kap-Breton-Insel und an der SO-
Seite von Neuschottland?). )

Die Kontrolle des anisostatischen Zustandes des Labrador-Ver-
eisungsgebietes durch gravimetrische Beobachtungen ist nur unzu-
reichend mdglich. Das hierfiir in Betracht kommende Gebiet der Ver-
einigten Staaten und von Kanada ist nur unzulinglich gravimetrisch
untersucht. Die wenigen Daten, wie sie sich bei E. Borras 1911 und
1914 finden, wurden auf der Karte Abb. 23 eingetragen. Es wurde ledig-
lich eine Kurve ausgezogen, innerhalb der ausschlieBlich Minuswerte
an totaler Schwere (g, — 7,) gelegen sind. Die Einheiten der Zahlen
bedeuten dritte Dezimalen von g in totaler Schwere und sind nicht ver-
bessert, da die Mehrzahl der Beobachtungsstationen nicht dem Gebirgs-
land angehért und ihre Hohenlage annshernd der mittleren Héhe ihrer
Umgebung entspricht. Nicht beriicksichtigt wurden alle Bergstationen,
die bereits dem Bereich der Alleghanys angehtren und deren 4g-Wert
eine andere Bedeutung hat.

1) TwenHOFEL and CoNINE, Americ. journ. of science a: arts. V. ser., Bd. 1,
S. 268. 2) pE GEER: L. c. S. 461.

8) FarrcHiLp, H. L.: Postglazial marine submergence of Long Island. Bull.
geol. soc. Americ. Bd. 28, S. 279. 1917.

4) WrieaT, W. B.: The quarternary ice age London 1914, S. 425.

5) Dary, R. A.: Postglazial warping of New Foundland and Nova Scotia.
Americ. journ. of sience V. ser., Bd. 1, S. 381—391. 1921.
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Als Grundzug der Verteilung der Uberschiisse und Defizite totaler
Schwere zeigt sich lediglich, da von auBen nach dem Inneren
des Vereisungsgebietes die positiven Werte durch negative
ersetzt werden. Allerdings fehlen aus dem Inneren Labradors jeg-
liche Messungen. Die 4 O-Kurve, die lediglich Defizit-Gebiete totaler
Schwere umfaflt, folgt, in groBen Ziigen wenigstens, dem Verlauf der
Isobasen, ebenso wie dem Verlauf der Grenze der letzten Vereisung,
mit welcher Kurve teilweise auffallende Parallelitit besteht. Ausnah-
men von dieser allgemeinen Anordnung der Werte finden sich, so unter
anderem in der Station Jervis, siidlich Albany mit einem Defizit von
41 Einheiten.

In vorsichtiger Beurteilung der Tatsachen kann man sagen, daB alle
bisherigen Beobachtungen darauf hindeuten, daB im Inneren des
Vereisungsgebietes, in Labrador, noch heute ein Schwere-
defizit, also ein an Masse unbefriedigtes Gebiet vorliegt.

Die Vereisung der Alpen.

Nach neuen Untersuchungen von A. Penck und O. AMPFERER in
den Alpen scheinen sich auch hier Anzeichen dafiir zu finden, daB die
Belastung mit Eis nicht ohne Einflufl auf die Héhenlage des Gebirgs-
kérpers geblieben ist. A. PENCK kommt auf Grund seiner Studien iiber
die Bildungen des RiB-Wiirm-Interglazials!) zu folgenden Ergebnissen:
In fast allen groBen Alpentilern liegt zwischen Moranen eingeschaltet
eine Interglazialbildung, die sich genetisch in einen unteren lacustren
und einen oberen fluviatilen Teil gliedert. Der erstere ist der Beweis
ausgedehnter interglazialer Seen, deren Spiegel heute das talabwérts
gelegene Land weit iiberragen, so daB daraus fiir die Zwischenzeit auf
eine erhebliche Héhenverschiebung geschlossen werden muB. Die er-
reichten Michtigkeiten der Interglazial-Bildungen sind 200—300, ja
400 m. Es sind Auffiillungen stark iibertiefter Taler, doch sind alle
inneren Gebirgstéler trotz groBer Ubertiefung frei von der RiB-Wiirm-
Verschiittung.

Diese Auffiillung ist nur verstindlich, wenn die verschiitteten Téler
in der letzten Interglazialzeit tiefer lagen als heute, woraus sich der schon
von O. AMPFERER gezogene SchluB ergibt, daB die interglazialen Bil-
dungen infolge Einsinkens eines Teiles der Alpen entstanden. Die
Schragstellung und Hohenlage der zur Ablagerung gekommenen Bil-
dungen ist dann ein Beleg dafiir, daf dem Einsinken eine Hebung folgte.

So ergibt sich nach A. PENCK eine Art Schwingung, die im Isargebiet
schon in der RiBeiszeit einsetzte, ,,dann in der lacustren Periode ihr
Maximum nach unten erreichte, aber bereits vor Ende der Rif} -Wiirm-
Interglazialzeit ihr Maximum nach oben hatte*2).

Wie sich aus den Beobachtungen in den einzelnen Gebirgstalern
entnehmen 1a6t, hat, was auch AMPFERER3) schon erkannte, nicht etwa

!) PENCE, A.: Die Terrassen des Isartals in den Alpen. Sitzungsber. d. PreuB.
Akad. d. Wiss. 1922, S. 182 und: Ablagerungen und Schichtenstérungen der letzten
Interglazialzeit in den nordlichen Alpen. Ebenda S. 214. ?) L e. S. 248,

%) AMPFERER, O.: Jahrb. d. Geol. Staatsanst. Wien Bd. 71, S. 71. 1921.
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der Gesamtkérper der Alpen en bloc die Schwingungen vollfithrt, son-
dern einzelne Teile, und diese in verschiedenem Ausmalfe.

Die Schwingungen der Talgebiete sind von den einzelnen Gebirgs-
gruppen anscheinend nicht immer vollig mitgemacht worden, wie
aus der Verbreitung der interglazialen Bildungen gefolgert werden.
mulB.

Nachdem diese Verhiltnisse von A. PENCK erkannt waren und nach-
dem sich auch fiir die Zeit des vorletzten Interglazials solche in #hn-
licher Weise nachweisen lieBen, war es ein naheliegender Gedanke,
den Hohenwechsel der Téler in Korrelation zur Eisbelastung zu setzen
und in ersterem eine isostatische Ausgleichsbewegung zu sehen. Die
Beschrinkung der Vertikalverschiebung auf das Gebiet der Ver-
gletscherung kann nur als Bestitigung aufgefalt werden. Mit Recht
weist A. PENck auf eine Tatsache hin, die mit der isostatischen Deutung
nicht ohne weiteres im Einklang ist. Die Schwingungen der Kruste
vollziehen sich im wesentlichen wahrend der Interglazialzeit. Die Be-
wegungskurve zeigt zunichst im Interglazial ein Maximum der Senkung,
dessen verspatetes Eintreten infolge der Viscositéat der Massen nicht
weiter iiberraschen kann. Aber auch das Hebungsmaximum tritt schon
vor Ende des Interglazials ein, was PEnck aus der Zerschneidung der
gehobenen Schotterformation im Isar- und Gamperdonatal und aus der
langen Dauer des Interglazials schlieft. Im iibrigen diirfen solche Ge-
biete nicht isoliert an sich betrachtet werden. Ihre Reaktion auf Be-
resp. Entlastung wird gestért einmal durch Massenwellen, die durch
Bewegungen der Nachbarschaft hervorgerufen werden, dann aber auch
durch die wenigstens teilweise bestehende elastische Verbindung mit
der Nachbarschaft.

Eine sehr interessante Bestitigung dieses isostatischen Bewegungs-
mechanismus konnte A. PENCK an postglazialen Erscheinungen des
Alpenvorlandes nachweisen. Eine Revision der postglazialen Uferlinien
der Alpenseen ergab, daf} die Stellen, die auf einen hoheren Wasserstand
hindeuten, stets am oberen Ende des Sees gelegen sind?'). So am Wiirmsee,
Ziricher See, Tegernsee, auch am Bodensee. Bei Bregenz liegen héhere
Seestiande als bei Konstanz. So ergibt sich eine postglaziale Schrag-
stellung des Bodenseespiegels um 0,2—0,4%,, des postglazialen Wiirm-
seespiegels um 0,5%, im Alpenvorland, des postglazialen Tegernsee-
spiegels um 29, in den Alpen selbst.

Wir stehen hier erst am Anfang der Ausdeutung eines sehr grofien
Materials. Eine Vorstellung gewinnen wir jedoch schon jetzt mit
Sicherheit aus den Tatsachen: Die Beweglichkeit der Erdkruste, selbst
in so verstirktem Zustande wie im Faltengebirge der Alpen, ist weit
grofer als je erwartet, was O. AMPFERER schon betonte. Nicht der
Alpenkérper bewegt sich als Einheit, auch nicht ganz grofe Anteile
bewegen sich konform, sondern relativ umfanggeringe Komplexe oder
Blocke bewegen sich im Mafe ihrer Inanspruchnahme. Es scheint, als

1) PencEK, A.: Glaziale Krustenbewegungen. Sitzungsber. d. PreuB. Akad. d.
Wiss. Bd. 24, S. 306ff. 1922.
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ob die Verdickung der Erdkruste durch Faltung auf die vertikale Be-
wegungsfahigkeit nicht besonders hemmend wirkt. Vielleicht ist dabei
die starke tektonische Durchriittelung nicht ohne Einfluf} auf die Vor-

gange.

Das Phéanomen der Entlastung durch Eisabschmelzen und der da-
durch bedingten Landhebung ist nicht etwa auf die besprochenen Ge-
biete beschrinkt, sondern ist vielmehr von genereller, regionaler Be-
deutung. Uberall im Bereich des Zirkumpolargebietes der nérdlichen
Hemisphire haben Vereisungen in diluvialer Zeit ein grofleres Ausmall
besessen als heute. Als Folgeerscheinung darf man die betriachtlichen
postglazialen Landhebungen in diesen Gebieten betrachten:

Auf Spitzbergen liegen die postglazialen marinen Terrassen hoher
als 140 m iiber dem heutigen Meeresspiegel, auf Konig - Karls - Land
und Franz-Josephs-Land sind Uferwille bis 218 m, gerundete,
vom Meer transportierte Glazialgeschiebe bis 333 m itber dem Meere
angetroffen worden. Spitzbergen ist jetzt anscheinend zum Stillstand
gekommen, da sich. in der Uferlinie eine sehr breite Strandfliche aus-
bildet?).

Auf den Far- Oer beobachtete HELLAND?) Anzeichen einer selb-
stindigen Vereisung in 800 m Hdohenlage. Diluviale Strandterrassen
liegen auf Nowaja Semlja heute 300 m hoch?). Die hochliegenden
Strandterrassen von Alaska sind eine allgemein bekannte Erscheinung.

Ebenso wie in der Nordhemisphire finden sich Anzeichen jiingerer
postglazialer Hebung im Bereich der Siidhemisphire: Kapland, Pata-
gonien, siidchilenische Kiiste usw.

Man gewinnt den Eindruck, als ob in der Umrahmung von Arktis
und Antarktis die durch Eisbelastung deformierten Gebiete, soweit sie
durch Abschmelzen entlastet wurden, ihre Deformation riickgéngig
machten und die Marken ihrer Tiefenlage in ein hochliegendes Niveau
brachten. Die Betrige der postglazialen Hebung gehen weit iiber die
hinaus, die durch Vereisung etwa dem Meere an Wasser hitten entzogen
werden konnen.

Der EinfluB des Sehmelzwassers auf die Verschiehung des Meeresspiegels.

DafB in glazialen Zeiten dem Meere grofle Wassermengen entzogen,
in Abschmelzzeiten dem Meere wieder zugefithrt wurden und daB bei
dem Ausmaf} der diluvialen Vereisungsgebiete die Betrige der Niveau-
verdnderungen merkbar sein muBlten, ist auller Zweifel. Die Beurteilung
des MaBes der Niveauveranderung ist sehr verschieden. A. PENCK hat
frither den Betrag der FErniedrigung des ozeanischen Wasserspiegels
durch die pleistocine Vereisung auf 150 m berechnet?). In neuester

1) NorRDENSKJOLD, O.: Die nordatlantischen Polarinseln. Handb. d. region.
Geologie Bd. 4, 2B, S. 18. 1921.

%) Zeitschr. d. Deutsch. geol. Gesellsch. Bd. 31, S. 716. 1879.

3) ScHOTT, G.: Geographie des Atlantischen Ozeans. Hamburg 1912, S. 68.

4) PENCK, A.: Morphologie der Erdoberfliche Bd. 3, S. 660. 1894.
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Zeitl) gelangt er unter Zugrundelegung einer Eismé#chtigkeit von
1000 m und einem Areal von ca. 15 Millionen km? zu dem Werte von
40m. R. A. Davys neuere Berechnung gelangte zu dem Wert 50—60 m2),
dem natiirlich bei dem Abschmelzen ein gleicher Erhchungsbetrag ent-
sprach. Als Beleg fiir seine Auffassung bringt DALy den Versuch eines
Nachweises weltweiten Sinkens des Meeresspiegels in der Gegenwart.
Diese mit den Vorgidngen im ndérdlichen zirkumpolaren Vereisungs-
gebiet nicht in Einklang stehenden Tatsachen sollen durch ein keines-
wegs erwiesenes Anwachsen des antarktischen Inlandeises ihre Er-
klsrung finden.

Den gleichen Betrag nimmt MoLENGRAAFF3) fiir die Erhohung des
Meeresspiegels durch glaziale Schmelzwisser in Anspruch. Er sieht in
der Lage z. B. der Java-See, der Sahul-Bank und anderer dhnlich tief-
gelegener Kontinentalschelfe im Ostindischen Archipel Situationen, die
durch dasSchmelzwasser der diluvialen polaren Eiskappen bedingt wurden.

Besteht die Voraussetzung, namlich das Anwachsen des antarktischen
Vereisungsgebietes, zu Recht, so mulite dieser Vorgang wenigstens
teilweise den am arktischen Vereisungsgebiet ausgelosten entgegen-
gesetzten Vorgang, die Vermehrung des Schmelzwassers, wieder riick-
gingig machen. Damit soll gesagt werden, dal nur dann die Betrige
von 50—60 m Meeresniveau-Veréinderung zu Recht bestehen, wenn in
beiden Hemisphiren die Vorgéange gleichsinnig und gleichzeitig verlaufen.

Wenn somit dem Vereisungsvorgang ein gewisser Einfluf auf den
Stand des Meeresniveaus nicht abzusprechen ist, so sind doch die Be-
trige relativ klein und nicht geeignet, die Bewegungsvorginge des
Landes zu verschleiern. Vor allem zeigen sich wenigstens in den gut
bekannten zirkumpolaren Vereisungsgebieten der nérdlichen Hemi-
sphére keinerlei Relationen zwischen eustatischen Meeresverschie-
bungen und den Schwankungen der Eisgrenzen. Von der theoretisch
zu fordernden Beziehung zwischen Abschmelzen und Ansteigen des
Meeresspiegels resp. zwischen Vereisungszunahme und Sinken des
Meeresspiegels ist nichts festzustellen, will man den Tatsachen keinen
Zwang antun. Im Gegenteil, wihrend der ganzen Zeit des letzten grofen
Eisriickzuges zeigt sich ein Wechsel in der Lage des Landes, der von den
eustatischen Bewegungen des Meeres so gut wie unabhingig sein mus,
um so mehr als sich benachbarte Gebiete ganz verschiedenartig ver-
halten.

Der Mechanismus der Krustenbewegung.

Die Senkungs- und Hebungsvorginge im Bereich der vereisten Ge-
biete gestatten einen gewissen Einblick in den Mechanismus der Krusten-
bewegung. Es gilt in der skandinavischen Glazialgeologie als anerkannte
Tatsache, daB bei dem Abschmelzungsvorgang die frither entlasteten

1) Glaziale Krustenbewegungen. Sitzungsber. d. Preufl. Akad. d. Wiss. Bd. 24,
S. 309. 1922.

2) Pleistocene glaciation and the coral reef problem. Americ. journ. of science
4. ser. Bd. 30, S. 297. 1910 und: The glacial control theory of coral reefs.
Proceed. amer. acad. of arts and science Bd. 51, S. 157. 1915.

%) MOLENGRAAFF: Proceed. acad. of sc. Amsterdam, Bd. 19, S. 610.
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AuBenteile sich eher gehoben als das noch belastete Zentrum, dafl
Hebungswellen zentripetal nach innen wanderten. Das bezeugt eine
gewisse selbstindige Reaktionsfihigkeit relativ kleiner entlasteter
Teile. Die ganze belastete Fliche stellte also nicht eine einheitliche, véllig
starre Scholle dar, die durch Belastung an vertikalen Trennungslinien

Abb. 24. Junge Hebung im Baltikum, angegeben in cm pro Jahr, gemessen
in den Jahren 1898—1912 (nach R. WirTiNg, 1918). :

aus ihrem Verband gerissen war und vertikal abwirts, spiter wieder auf-
wirts verschoben wurden: Die gleiche Vorstellung gewinnt man aus
sehr exakten Untersuchungen der neuzeitlichen Landhebungen durch
Nivellements im baltischen Gebiete wahrend der Jahre 1898—1912
[vgl. Abb. 241)]. Aus den lokalen Verschiedenheiten der Bewegungen

1) WirtiNg, R.: Sirtryk Fennia Bd. 39, Nr. 5, S. 274, Abb. 23. Helsingfors 1918.
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fiir die einzelnen Jahre gelangt man zu dem Ergebnis, dal die Land-
hebung im kleinen einen unregelm#figen Rhythmus aufweist, wobei
eine gleichgerichtete Verinderung Jahre oder nur Bruchteile davon
andauert. In gewissen Regionen dagegen verlaufen die Verinderungen
annahernd gleichartig, was fiir die Reaktionsfahigkeit der Lithosphére
das Bild einer aus halbplastischen Schollen bestehenden, teilweise ver-
schweiliten Erdkruste ergibt.

Denselben Vorgang bezeugen die Hebungsbetrige, die in den peri-
pheren entlasteten Teilen weit geringer sind als in den weiter zentral
gelegenen. Den Beleg hierfiir bilden die schrig gestellten Strandlinien

Abb. 25. Schema sechs aufeinanderfolgender Stadien der Schrigstellung von
Strandlinien der mnordamerikanischen Glazialseen Algonquin und Nipissing.

P. H. = Port Huron; z= Onekama-Drehungsachse; N = Nipissing-Grenze; 7T = Trenton-Grenze;
a—1 = schriiggestellte frilhere Uferlinien; j= gegenwiirtige Uferlinie des Michigan-Sees (nach
WRIGHT, W. B.: Quarternary ice age 1914, S. 400).

und FluBterrassen, wie sie u. a. durch Bravais vom Altenfjord (Finn-
marken) genauer bekannt geworden sind. Wahrend hier an der Kiiste
der Abstand zweier Terrassen 14 m betragt, wichst er bis zum oberen
Ende des Fjords auf 40 m an.

Ahnliche Schrigstellungen hat GILBERT mit groBer Genauigkeit
durch Vermessung von Strandlinien der nordamerikanischen Seen fest-
gestellt. Auf Abb. 25 sind schematisch die ungleichmifligen Hebungen
der Strandlinien seit der Eisabschmelzung dargestellt. Hier zeigt sich
klar die Art der Bewegung: Drehung um Linien parallel dem Eisrand,
starkere Hebung im Gebiete ehemals stirkerer Belastung.

Born, Isostasie. . 8
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Dieselbe Auffassung bringt auch pE GEERs Karte der postglazialen
Hebung Skandinaviens (Abb. 18, 8. 90) zum Ausdruck. Die belastete
Flache ist nicht als Einheit in allen Teilen glelchmaﬁlg tief gesunken
und wieder aufgestiegen, vielmehr war die Absenkung in der Mitte am
starksten und klang nach den Réndern allmihlich aus. Den Beleg hier-
fiir bilden die postglazialen marinen Sedimente in ihrer heutigen Hohen-
lage.

Die Bewegungen des Fennoskandischen Gebietes lassen sich sche-
matisch in folgender Weise darstellen [Abb. 261)]. Ein Profil von WNW
nach OSO durch das ganze bewegte Gebiet von der O-Isobase an der
Stidspitze der Lofoten quer iiber Fennoskandia bis zur Gegend von
St. Petersburg soll durch e dargestellt werden. Im Zentrum des nord-
europiischen Hebungsgebietes, an der Kiiste von Angermanland, liegen
die postglazialen marinen Schichten in Héhe von 280 m. Um diesen

- 050 Betrag mu8 eine glaziale

Lofoten steetersturg Senkung und eine post-
a) glaziale Hebung hier
stattgefunden  haben.
Der Abstand der maxi-
malen Hebung an der
Angermanlandkiiste von
der O-Isobase bei den

b) #

c) Lofoten betrigt 600 km.
4 Voar berechnet daraus
Abb. 26. fiir die Linie R—S eine

um 6,2 cm gréBere Lange
als fiir B—S8. D. h. bei dieser Hebung resp. Senkung um 280 m wurde
die feste Erdkruste um nur 6 cm verkiirzt resp. verlingert.

In Hinsicht auf die Konsistenz und Starrheit der Erdkruste lehren
alle diese Bewegungen eine relativ starke Beweglichkeit und Reaktions-
fahigkeit. Es scheint eine Art Mittelzustand zwischen einerseits vollig
starrer Verbindung aller Teile des beanspruchten Erdoberflichenanteils
und andererseits einem mehr oder weniger lockeren Nebeneinander
leicht beweglicher Schollen oder Prismen zu bestehen. Fiir das Ausmafl
der einzelnen selbstindig bewegten Schollen lassen sich Daten aus den
obigen Tatsachen nicht entnehmen.

Diskontinuierliche Bewegung des Landes.

Auf der Isle of Jura liegen nach KENDALL?) die postglazialen Strand-
terrassen in folgenden Hohen iiber dem Meere: 7,5 m, 15m, 30 m;
an anderer Stelle 7,5 m, 14 m, 23 m, 30 m; das Mittel des Hebungs-
betrages ist hier 7 m.

Aus dem Bereich der Labrador-Vereisung sind durch W. H. TWEN—
HOFEL und W. H. ConiNg3) von der Insel Anticosti (zwischen Neuschott-

1) Nach Voor: Norsk. geol. Tidskr. Bd. 1, Nr. 6. Kristiania 1907.

2) The british isles. Handb. d. region. Geol. Bd. 3, Heft 1, S. 320. 1917.

3) TwenaoFEL, W. H., and W. H. Conixe: The postglazial terraces of Anticosti-
Island, Americ. journ. of science 5. ser. Bd. 1, S. 268—278. 1921.
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land und Neufundland) die Hohenlagen von Strandterrassen aus post-
glazialer Zeit festgestellt worden. Die Gesamthebung betrigt hier
400 FuB, die Hohenlagen {iber dem Meere und die daraus entnommenen

Abstéinde sind: Abstand der vorher-
gehenden Terrasse
inm

Hohenlage in Ful-
iiber dem Meere

1. Terrasse . . . . . . . . . . 5—6 2,0
2. e e e e e e e 10—13 2,1
3. e e e e e e e e e 20 2,1
4. v e e e e e e e e e e 29 2,7
5. e e e e e e e e 40 3.3
6 s e e e e e e e e e 51 2,7
T e e e e e e 60—65 3,3
8 b e e e e e e e e e e 74 3,6
9 b e e e e e e e e 85 3.3
10. b e e e e e e e e 95 3,0
11 b e e e e e e e e e 105 3,0
12 e e e 115 3,0
13 e e e e e e e e ca. 120 1,5]
14 b e e e e e e e ca. 130 3,0
15, s e e e e e e 145—150 6,0
16, b e e e e e e ca. 180 9,0
L A .. 210 9,0
18. b e e e e e e ca. 300 27,0
19. . e e e e e ca. 344 12,0
20. e e e e e e e 380 12,0
21. v e e e e e e e e e 409 9,0
22. e e e e e e e e e 442 9,6

Es zeigt sich, daf3 die Hebung keine kontinuierliche, sondern eine
periodische ist. Periodische Hebungsphasen werden durch Stillstands-
lagen getrennt. Bei den Stillstandslagen wire die Breite der Strand-
terrasse ein Indicator fiir die Dauer des Stillstandes. Beziiglich der
Hebungsphasen 148t sich feststellen, dafl die Hebungsbetrage mit
der Zeit immer geringer geworden sind. Man konnte versucht sein,
hierin den Ausdruck eines allmablich abnehmenden Auftriebes der Erd-
kruste zu sehen.

Die Anzeichen periodischen Verlaufs der postglazialen Landhebung
sind im fennoskandischen Bereich besonders ausgeprigt. Die Fjorde
Norwegens sind gegliedert durch Strandterrassen, und Schweden zeigt
weit bis in die Gebirgsabdachung hinein die ibereinanderliegenden
Strand- und FluBterrassen. Die Verschiebung des Meeres als Erosions-
basis macht sich weit ins Land hinein bemerkbar. Die Fliisse senken
sich stufenweise mit dazwischenliegenden, fast horizontalen, oft zu
Seen erweiterten Strecken.

Die Erscheinung ist hinreichend bekannt und keineswegs auf die
genannten Gebiete beschrankt.

Um aus diesen klassischen Gebieten einen Fall anzufiihren, sei er-
wihnt, daB an der norwegischen Kiiste bei Leka der Abstand der Strand-
linien 8—9 m betrigt, bei Vik und Brénndy 12—17 m im Mittel?).

Die periodische Bewegung 148t sich hier in folgender Weise er-
klaren: Das angesaugte Material hat die Tendenz, die Kruste auf-

1) RERSTAD, J.: Norges geol. unders. Kristiania 1917, Nr. 80, S. 70.
]*
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zupressen, was sich in einer Zeit der Hebung duflert. Damit ist aber
dem Drange der stark viscosen Massen zunichst Geniige getan, und die
Bewegung kommt zum Stillstand. Erst allmahlich stellt sich wieder
ein Druck ein, der sich bis zur Bewegungsauslésung steigert usf. Dafl
die Bewegung (Hebung) der Kruste nicht sofort bis auf die endgiiltige
isostatische Hohenlage fithrt, wird eben durch die geringe Reaktions-
fahigkeit der subkrustalen Massen bedingt. Eine hochliquide sub-
krustale Materie wiirde diesen Zustand sofort bei Auslésung der ersten
Bewegung herbeifithren, ohne daf die Moglichkeit einer rhythmischen
Bewegung und der Ausbildung ihrer Merkmale gegeben wire.

IX. Sedimentation und Abtragung.
1. Theorie der Sedimentation und Abtragung.

Die historische Geologie kennt seit langem zwei immer wieder-
kehrende Vorginge groBlen Stils: die Belastung gewisser Erdkrusten-
streifen mit Tausenden von Metern Sediment einerseits, die Abtragung
shnlich hoher Betrige von Gesteinsmassen in aufragenden Gebirgs-
zonen andererseits. Besonders bei den Vorgingen der Sedimentation
war man sich seit langem dariiber im klaren, daB die belastete Zone
nicht dabei in Ruhe verharrt haben konnte; der Flachseecharakter
auch der dlteren Sedimentmassen war ein Anzeichen dafiir, dafl der
Boden des Sedimentationsraumes sich wibhrend des Vorganges in sin-
kender Bewegung befand.

Wir bezeichnen derartiges mit STmLE seit langem als Geosynklinale.
Eine entsprechende Beweglichkeit der Erdkruste in Abtragungsgebieten
1aBt sich nicht mit gleicher Sicherheit erweisen. Die Bewegungen
bezeichnen wir als sikulare, epirogenetische. 4

Theoretisch ist der Ablauf der Vorginge der folgende!): Wir pflegen
bei isostatischen Bewegungen vor einem Sinken belasteter und einer
Hebung entlasteter Gebiete zu sprechen. In dieser Form ist die Aus-
drucksweise mifverstdndlich. Es konnte daraus geschlossen werden:
belastete Gebiete sinken in bezug auf ihre Umgebung, entlastete heben
sich dariiber hinaus, was keineswegs den Tatsachen entspricht.

Betrachten wir zunéchst einen orogenetisch angelegten Trog (Abb.27),
der mit Sediment belastet wird, so liegt ein Erdkrustenteil vor, der
durch Akkumulation Verdickung erfihrt. Er beginnt nach entsprechen-
der Belastung sich isostatisch zu senken, d. h. der den Trogboden bil-
dende Erdkrustenteil wird in groflere Tiefen hinabgedriickt (4—B in
die Situation 4;—B;). Dabei wird im Untergrunde plastisches Material
verdréngt. Dessen Hohe ist abhiingig von der Hohe und Dichte des
aufgeschiitteten Sedimentes, und zwar verhalten sich die Méchtigkeiten
von verdringter subkrustaler Masse und Sediment umgekehrt wie ihre

') Die Prinzipien wurden bereits dargestellt in: Borw, A.: Uber jung-
paldozoische kontinentale Geosynklinalen Mitteleuropas. Abh. Senckenberg.
naturf. Ges. Bd. 37, 8. 507. 1921.
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Dichten. Es ist, wenn &, die Héhe der verdringten subkrustalen Masse,
d,, seine Dichte (= 2,9), h; die Sedimentmichtigkeit (bei ginzlich
aufgefiillter Senke), d; dessen Dichte (= 2,4):

2.9
m " ﬁ =

Wir erhalten das selbstverstindliche Resultat, daB die Machtigkeit
des Sedimentes grofer, und zwar um den Faktor 1,2, groBer sein muf als
die verdringte subkrustale Masse, wenn die gemachten Annahmen
zu Recht bestehen.

Die Folge muf} sein, dal zwar die alte Trogoberfliche als Unterlage
in bezug auf ihre Umgebung sinkt, dal aber die neue durch Sediment-
auffillung entstandene Landober-

flache sich hebt. Es ist also zu unter- B _;y [ V%
scheiden zwischen einer sinkenden /4 L
Unterlage (alte Landoberfliche) /

und einer sich hebenden neuen
Landoberflache. Urspriinglich zu-
sammenfallend entfernen sich beide
immer mehr von der Ausgangslage
mit verschiedener Geschwindigkeit.

Infolge der geringeren Dichte der
aufgeschiitteten Sedimentmassen mufl
also die Hohe dieser stets gréfer sein
als die der verdringten subkrustalen
Masse. Daraus ergibt sich die Not-
wendigkeit, dag in isostatisch sinken-
den Geosynklinalriumen die Sedimentation nicht unendlich lange
fortdauern kann, sondern nach Verbrauch des ihr zur Verfigung
stehenden Raumes ihr Ende finden muB. Solange nach neu ein-
gestellter Isostasie iiberhaupt noch eine Hohendifferenz zwischen
Senken- und Hochgebietsniveau bestehen bleibt, so lange mufl die
endogene Isostasie durch exogene Faktoren immer wieder neu gestort
werden, bis schlieBlich Landoberfliche der Senken und Landober-
flache des Hochgebietes in annidhernd gleichem Niveau liegen. Da dann
ein Tiefgebiet nicht mehr besteht, ist eine Storung der eingetretenen
endogenen Isostasie nicht mehr méglich. Der isostatische Zyklus der
Senke ist dann abgelaufen.

Das gilt fiir alle isostatisch sinkenden geosynklinalen Réume, un-
abhéngig von der Art ihrer Anlage. Der Ablauf vollzieht sich nach den
Gesetzen der Hydrostatik. Die Gieschwindigkeit der Ausfiillung solcher
Senken verlduft in Abhangigkeit von 1. den verfiigbaren exogenen Kraf-
ten, 2. dem Verhiltnis der GroBe des Einzugsgebietes zu der des Sedi-
mentationsgebietes, 3. dem Verhéltnis von Dichte des Sedimentes zu
der des subkrustalen Materials.

Aus den gegebenen Korrelationen zwischen Dichte und Hohe
ist man in der Lage zu berechnen, welches die primare Trogtiefe o
einer Geosynklinale mit der Sedimentausfilllung kb, ist (vgl. Abb. 27).

hy=h P+ 1,2.
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Eslistieinmal % = k, + @, andererseits bestehen die bekannten Be-
ziehungen :

fon _ 45
he  dn’
woraus sich fiir die primare Trogtiefe ergibt:
(A — dy)
= om O
a s i

und, nach Einsetzen der Werte d,, = 2,9, d,=24:

@ = hs ¢ 31" b
d. h. die prim#re Trogtiefe betrdgtin kontinentalen Geosyn-
klinalen annidhernd ein Sechstel der gesamten Sediment-
auffillung. Die Zahl hat nur Annidherungswert. Bei d, = 2,9 und
d, = 2,3 verdndert sie sich auf ein Finftel.

Das bedeutet weiter, dal eine Senke annidhernd das Sechs-
fache ihrer Héhe an Sediment aufzunehmen vermag, und
weiter: in isostatisch sinkenden kontinentalen Geosyn-
klinalen fithrt jede Sedimentation zu einer Hoherlegung
der Landoberfliche, die etwa nur ein Sechstel der abge-
lagerten Sedimentméchtigkeit betragt.

Der Wert der gewonnenen Ergebnisse wird durch die subjektive
Einschétzung der mittleren Dichte der Sedimentauffilllung wie der sub-
krustalen Masse beeintrichtigt. Fiir erstere lieBe sich auch ein Wert
wie 2,3, fiir letztere 3 vertreten. Trotz derartiger Anderungen der
Voraussetzungen wird das Resultat relativ wenig beeinfluft.

Die Formulierung hat nur Giiltigkeit fiir kontinentale Sedimentations-
gebiete. Fir marine resp. iiberhaupt von Wasser bedeckte ist das Eir-
gebnis etwas abweichend, da hier die Wasserbedeckung in Anrechnung
zu bringen ist. Die Gewichte der Gesteins- plus Wassersédulen vor und
nach der Sedimentation miissen die gleichen sein. Wenn @ in Abb. 27
die anfangliche Tiefe des Meeresbeckens, 4, B, der versenkte Meeres-
boden, kg die bis zur Auffillung des Meerestroges abgelagerte Sediment-
michtigkeit bedeutet und die Dichte des Meerwassers mit 1,03 in An-
rechnung gebracht wird, so ist:

hsods=a-1,08 4+ hy - d,,
und, da auch hier A, = h;, — a:
dn — 1,03
dm - ds
Das bedeutet also, daf marine Trége das Drei- bis Vierfache
ihrer priméren Trogtiefe an Sediment aufzunehmen ver-
moégen unter der Voraussetzung, dall die Dichte der subkrustalen
Masse = 2,9, die des Sedimentes = 2,4 betragt.
Analog, aber doch etwas abweichend, ist der Ablauf der Vorginge

bei der Entlastung von Erdkrustenteilen durch Abtragung.
Bei gleichen Bedingungen halt die Erniedrigung der Hochgebiete nicht

hy=a- =qa-3,7.
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gleichen Schritt mit der Auffiillung der Senken, was durch die Tatsache
bedingt ist, daB die mittlere Dichte der Hochgebietsgesteine der Dichte
der subkrustalen Masse naher steht.

Durch Abtragung befindet sich ein Gebirgskérper in einem aniso-
statischen Zustand. Der Druck der darunter befindlichen subkrustalen
Masse wird dahin wirken, das entlastete Gebiet aufzupressen, jedoch
gemif dem Cesetz der Hydrostatik nicht um den Betrag der Erniedri-
gung, sondern um einen geringeren Betrag, da leichteres krustales
Material durch schwereres subkrustales ersetzt wird. Die endgiiltige
Lage der Landoberfliche nach erfolgtem Ausgleich, die Ernjedri-

Abtragun. .
Qurng A 4
Af———————~— ﬁ,’wE
i
i
_____________ |
G Dt _neve Landoberfliche
c }7 —alte »w » »
. A
Agrelgende 1&2@5_919_”%@5/%5_{ "
Sinkende
Scholle
)i
fom
Abb. 28.

gung (E), muB gleich der Differenz aus dem Betrag der Abtragung (A,)
und der Hohe der aufgestiegenen subkrustalen Masse (%,,) sein (Abb. 28).
Also:

E=h,— hy,.

Nun bestehen auBerdem die Beziehungen:
hm _ da

hd d’m ’
worin d, die Dichte der Hochgebietsgesteine bedeutet, die man im
Mittel mit 2,7 annehmren kann. Setzt man fir d,, den Wert 2,9, so ist
die Erniedrigung

Ay — do 1
— =ty —

E=h, -

Das besagt, daB in Abtragungsgebieten bei hemmungslosem isostatischen
Ausgleich die Tieferlegung der Landoberfliche ca. /,, der Abtragungs-
héhe betragt. Die iibrigen 3/, werden durch isostatisches Aufsteigen
der Scholle kompensiert. Bei der Annahme von 2,6 fiir die mittlere

krustale Dichte und 3 fiir die subkrustale Materie ergibt sich eine Er-
niedrigung von 1/,.



120 Sedimentation und Abtragung.

Der Prozef der Erniedrigung der Hochgebiete verliuft also auf
jeden Fall langsamer als der der Senkenauffiillung, da im ersteren Falle
sich die mittleren Dichten der sich ersetzenden Materien niherstehen
als im zweiten.

Das sind im wesentlichen die Prinzipien, nach denen beim Mangel
jeglicher Hemmungen isostatische Vorgiinge verlaufen. Sie werden
ausgelost durch Druckverinderungen und haben Deformationen der
Erdkruste zum Gefolge. Es ist selbstverstiandlich, daB die tatsachlichen
Vorgénge nicht streng nach diesem Schema verlaufen werden. Die
mathematische Formulierung wurde gewihlt, um die Vorstellungen
iiber den Ablauf klar zum Ausdruck zu bringen.

Es wiren das jedoch lediglich Betrachtungen iiber den Gesamt-
zyklus im groBen ganzen: Ausgangszustand verglichen mit dem End-
ergebnis. Im einzelnen sind sehr wesentliche Differenzierungen fest-
zustellen, die zunichst theoretisch betrachtet werden.

Ausgehend von einem marinen Sedimentationsgebiet, das bisher in
isostatischem Zustande, im Begriff ist, Sediment in sich aufzunehmen.
Es erfolgt eine zunehmende Belastung, die zun#chst keinerlei Senkungs-
bewegungen auslost. Wahrend dieser Zeit findet eine kontinuierliche
Verflachung des Sedimentationsraumes statt. Gravimetrisch muB ein
totaler Schwereiiberschufl bestehen. Es wird schlieflich der Moment
eintreten, wo bei geniigender Belastung deren Druck den ZerreiBungs-
widerstand der Erdkruste iiberschreitet und wo die Senkung der be-
lasteten Scholle zur Neuregelung der Gleichgewichtsverhiltnisse einsetzt.
Diese Absenkung erfolgt geologisch gesprochen relativ schnell. Sie er-
folgt, wie oben ausgefiihrt, um einen Betrag, der etwa 3/; der Sediment-
hohe ausmacht. Die Héherlegung des Meeresbodens betrigt dabei /.
Damit ist der isostatische Zyklus abgeschlossen. Der isostatische Zu-
stand ist, soweit Hemmungen es zulassen, wiederhergestellt.

Fortschreitende Sedimentation wird nicht sofort bei geringer Be-
lastung eine neue Senkung auslésen, da die aus ihrem Verband gerissene
Scholle keineswegs leicht und hemmungslos beweglich geworden sein
wird. Zu einer scharfen Loslésung aus ihrem Verbande diirfte es wohl
itberhaupt nicht kommen, da besonders die Materialien gréBerer Tiefen
infolge ihres physikalischen Zustandes dazu nicht geeignet sind. Erst
eine groflere Sedimentbelastung erzwingt erneute Senkung. Aber
wahrscheinlich brauchte deren Sedimenthéhe den Betrag des ersten
Zyklus nicht zu errei¢hen, da durch die erste Senkung Trennungsflachen
besonders in den oberen Teilen der Kruste entstanden, die nicht wieder
vollig verheilten und posthum neu belebt wurden.

Dieser Vorgang der Uberlastung kehrte immer wieder und loste
rhythmische Senkungsperioden des Meeresbodens aus. Diese Senkungen
waren aber stets etwas geringer als die Héhe der Sedimentation, so da
im Laufe des Rhythmus eine véllige Auffiillung des Sedimentations-
raumes eintreten mulfte.

Entsprechend ist der Vorgang bei der Abtragung von Hoch-
gebieten. Die Entlastung fiithrt hier zur Tieferlegung der Landober-
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flache, in hoher gelegenen Teilen mehr als in randlichen; dadurch ent-
stehen anisostatische Zustinde, die sich schliellich in Hochbewegungen,
Deformationen duBern miissen, wenn der Druck der subkrustalen Masse
den Zusammenhang der Gesteine zu iiberwinden vermag. Auch hier
wird der Abtragungsbetrag zur Uberwindung der ersten Hebung groBer
sein miissen als bei den folgenden Wiederholungen.

Der sich entwickelnde Rhythmus ist dann: Erniedrigung der Land-
oberfliche durch Abtragung, isostatisches Aufsteigen der Scholle um
ca. 13/}, der mittleren Abtragungshohe, so dafl nach isostatischer Neu-
einstellung die Landoberflache um 1/;, des Abtragungsbetrages tiefer
liegt.

Die Abtragung wird infolge eingetretener Neurorientierung nur
wenig verringert fortgesetzt. KEs entsteht eine erneute Entlastung, die
eine neue isostatische Hebung auslésen muBl. Solche Gebiete unter-
liegen einem Rhythmus, der in einem Wechsel zwischen - Stillstand
mit Abtragung einerseits und andererseits in einer Hebungsphase zum
Zwecke der isostatischen Neueinstellung besteht. In entlasteten Schollen
wechseln also ruckartige Hebungen mit Stillstandsphasen. Da die
Hebung jedesmal etwas geringer ist als der Abtragungsbetrag, so kommt
es zur volligen Erniedrigung des Hochgebietes. In der Weise lauft schlief3-
lich jeder Abtragungs-GroBzyklus ab und kommt in dem Moment zum
Stillstand, wo Landoberfliche des Hochgebietes und Erosionsbasis
gleich hoch liegen.

Da Abtragungsgebiete und Sedimentationsraume benachbart liegen,
tritt die Frage auf, inwieweit Korrelationenzwischendem Zyklus
des einen und dem des anderen Gebietes bestehen. Entspricht

ein Zyklus der Abtragung einem solchen der Sedimentation etwa nach
folgendem Schema:

Abtragungsgebiet Sedimentationsgebiet

?II Cyklus l Erniedrigung der Landoberfliche | Erhéhung der Landoberfliche

|

isostatische Hebung der entlasteten |isostatische Senkung der belasteten

I Cvid Scholle Scholle
us
v Erniedrigung der Landoberflaiche | Erhohung der Landoberfliche
l (Abtragung) (Sedimentation)

Diese Korrelation ist moglich, aber doch wohl nicht die Regel. Voraus-
setzung ist die véllige Ubereinstimmung der Areale von Abtragung
und Sedimentation. Doch ist anzunehmen, daB diese Korrelation ofter
auftritt, als es dem Gesetz des Zufalls entspricht, da bei der Auslosung
der Bewegungen in dem einen Gebiet subkrustale Massenbewegungen
einsetzen, die der Auslésung der Bewegung im anderen Gebiet giinstig
sind und hier, selbst wenn dessen Bewegungsreife noch nicht eingetreten
war, eine Bewegung und damit den Zyklus auszulésen vermogen.

Im allgemeinen entspricht jedoch einem Abtragungsgebiet ein weit
geringeres Sedimentationsgebiet. Wenigstens wird die groBe Masse
der Abtragungsprodukte eines Festlandes auf einen relativ kleinen
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Raum des vorgelagerten Kontinentalschelfes niedergelegt. Nur die
gelosten Substanzen und die feinsten Suspensionen werden auf ein
groBeres Areal des Meeresbodens verteilt.

Es wird sich also im Ablagerungsgebiet die Senkungsreife eher ein-
stellen als die Hebungsreife im Abtragungsbereich. Die Zyklen werden
im ersteren schneller verlaufen und einander folgen als im letzteren.
Fine so enge Korrelation zwischen beiden Gebieten diirfte im allgemeinen
also nicht bestehen, dafl jeder Hebung eine Senkung entspriche.

Die rhythmische ruckweise Bewegung entlasteter Hochgebiete und
belasteter Sedimentationsgebiete fithrt dazu, unter entsprechenden
Umnstédnden gewisse rhythmische Merkmale zu hinterlassen.

Die Merkmale entlasteter Hochgebiete.

Es ist eine bekannte Tatsache, dafl viele Gebiete in jiingster geo-
logischer Vergangenheit gegeniiber dem Meeresspiegel einer Hebung
unterlagen. Diesen Gebieten eignen gewisse Merkmale, die gehobenen

/
/
/ / /
/ ) / /
/ Gravimetr " Bew /
/ / egun /
/ Verhalter / 749 /

» ) Zeit
volhge Isostasse /5 gst
. Neweinr- /elchmal.
Max. d. . sTely. Hebung

Armisostasie

vollige Zert
., /oSt
Mﬁoj L M- erchmal
Anmsostasie "‘-._‘_5_/5 v lebung
ol Stllstand

gleichmaB.
febung

Abb. 29. .Schema der Terrassenbildung
.............. Stillstand durch isostatische periodische Hebung.

Strandlinien oder Strandterrassen, die als Beleg dafiir angesehen werden
miissen, dal die Hebung dieser Erdkrustenteile keine vollig kontinuier-
liche, sondern eine von Pausen unterbrochene war. Die Strandterrassen
sind das Produkt der Stillstandsperiode, wobei die Breite der Terrassen
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in erster Linie eine Funktion der Dauer des Stillstandes ist. Die die
iibereinanderliegenden Terrassen verbindenden Boschungen entsprechen
den Zeiten gleichméafiger Hebung (vgl. Abb. 29).

Diese Merkmale rhythmischer Hebung erkennen wir in abgeschwéch-
tem Mafle in den FluBiterrassen der Abtragungsgebiete wieder. Die
Fliisse iibertragen riickwirts wirkend durch Einschneiden in den Tal-
boden die Merkmale der Hebung in das Innere des Hochgebietes, aller-
dings mit einer je weiter landeinwirts um so gréBeren zeitlichen Ver-
zogerung. Die Merkmale ruckweiser Hebung firiden sich in den Hoch-
gebieten nicht in der Prignanz der Kiistengebiete, da die Hebungen
im ganzen Hochgebiet nicht immer einheitlich und in gleicher GroBe
sich abspielen. Es bestehen zweifellos Korrelationen zwischen Kiisten-
terrassen und FluBterrassen, doch ist bei ihrer Verkniipfung alle Vor-
sicht geboten.

Im groBen ganzen verlduft ebenso wie an den Kiisten auch im  In-
neren der Hochgebiete die Bewegung ruckweise, periodisch. Abb. 29
1aBt sich zur Darstellung beider Verhiltnisse verwenden.

Die Merkmale der Sedimentationsgebiete.

Die Heraushebung eines Abtragungsgebietes gegeniiber
der Erosionsbasis bleibt auf die Sedimentation nicht ohne EinfluB.
Der gesteigerte Boschungswinkel des FluBnetzes erhoht dessen erosive
Kraft. Es werden grobe Bestandteile des Festlandes in gréferer Menge
als vorher dem Sedimentationsbereich zugefiihrt, nachdem zunichst

Hochgebrer l )

5,7
PP e S a— N ~~Ermersion

. Gyklus

--Basal-Aglm.
Emersion

I Gykius

---Basal-Kgin.
LEmersion

U Yz Gk

Abb. 30. Schema cines Sedimentationszyklus durch Auffiillung.
die feinen Verwitterungsdispersionen abgeschimmt waren. Diese Zeit
der gesteigerten Sedimentation und Erosion wird mit fortschreitender
Abtragung und Erniedrigung des Hochgebietes allmahlich ausklingen und
graduell in eine Periode fein- bis feinstkorniger Sedimentation iibergehen ;
natiirlich lediglich in einiger Kiistenferne, da in Kiistennihe mehr oder
weniger immer grobes Material zur Ablagerung kommt. Eine Phase,
die solange anhalten wird, bis eine erneute Hebungsperiode die Be-
dingungen fiir gesteigerte Erosions- und Sedimentationstitigkeit schafft.



124 Sedimentation und Abtragung.

Auf diese Weise miissen Zyklen der Sedimentation entstehen, wie sie
weiter unten erdrtert werden.

Eine alleinige Senkung des Sedimentationsraumes wird,
wenn dieser nicht bis oben aufgefiillt wurde und wenn die Kiisten-
linie gewahrt bleibt, keinerlei EinfluB auf die Art der Sedimentation
ausiiben, da eine Verlagerung der Erosionsbasis nicht eintritt. Etwas
anders ist es, wenn ein mariner Sedimentationsbereich allmahliche
Auffiillung erfahrt, wobei von den Réndern her eine Kiistenverlagerung
nach dem Inneren des Beckens stattfindet. Wahrend in den landfernen
Teilen solchen Sedimentationsraumes anfangs kiistenferneres Material
zur Ablagerung kommt, erfolgt gegen Ende der Auffiillung auch hier
Ablagerung kiistennahen Detritus. Sinkt ein derartiger Sedimentations-
raum wieder, so wird sich zwar nicht an den Kiisten, aber doch in den
kiistenferneren Gebieten ein Zyklus ergeben (Abb. 30).

In den kiistennahen Zonen wird die zyklische Ausbildung fehlen.

Charakteristisch fiir derartige Zyklen ist, dafBl sie infolge der plotz-
lichen Senkung evtl. mit einem Aufarbeitungskonglomerat beginnen,
sicher- aber dann zuerst eine landfernere, feinkérnigere, allmahlich land-
néher und gréber werdende Sedimentfolge aufweisen. Diese Zyklen
sind erkenntlich an der Entwicklung von der Fein- zur Grobkérnigkeit.
Es liegt also die umgekehrte Ausbildungsfolge vor wie bei den Zyklen
durch Heraushebung von Hochgebieten. Schematisch lassen sich beide
in folgender Weise darstellen:

4 Konglomerat .
i
Zyklen durch Hoch- crommges Hatra j Senfggfu%ﬁ%ten
gebietshebung Mittelkdrniges Material Meeresbodens
Sehr grobkornig, evtl. \
Konglomerat )

Nicht ganz iibereinstimmend miissen die Vorginge in konti-
nentalen Sedimentationsgebieten sich abspielen. Hier wird mit
einer Senkung des Sedimentationsbereiches auch dessen Wasserbedeckung
mit versenkt. Die so verschobene Erosionsbasis muB neubelebend auf
die Erosion wirken und der Sedimentation il.ren Stempel aufprigen,
ohne daB das Hochgebiet selbst eine Lageverinderung erfil.rt. Das
gleiche spielt sich ab, wenn bei kontinentalen Senken eine Wasser-
bedeckung des Sedimentationsbereiches nicht besteht. Hier treten
also evtl. Interferenzerscheinungen durch Hebung des Hoch- und Senkung
des Tiefgebietes auf, was aber stets zu einer Steigerung, nie zu einer
Aufhebung der Folgen fiihren muB.

Schematisch lassen sich die méglichen Falle in untenstehender
Weise darstellen.

Diese Bewegungen, Hebung von Abtragungs- und Senkung von
Sedimentationsgebieten, fasse ich als isostatische Ausgleichs-
bewegungen auf, als Bewegungen zur Uberwindung eines anisosta-
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1. Hebung des! { a) marin Terrassen Zyklen
Einseitige Hochgebietes | | b) kontinental Terrassen Zyklen
Systeme || 2 Seélj];lngt é{l}es a) marin — evtl. Zyklen
GZbieteeg A% b) kontinental . Terrassen Zyklen
Doppel- [ 3. I]%ggl:_ng Lﬁfg a) marin Terrassen Zyklen
St || Senkumg des| | ) Kontinental | *PRERECRTAS ) R0, SR
¥ ' Tiefgebietes pragte 4y

tischen Zustandes. Im isostatischen Zustand befindliche Hochgebiete,
die durch Abtragung entlastet werden, miissen in einem sich graduell
steigenden anisostatischen Zustand befinden; die gleiche Erscheinung
muBl bei wachsender Belastung urspriinglich isostatisch eingestellter
Meeresbéden auftreten. Der Vorzug dieser Deutung ist ihre Einfachhieit
und allgemeine Gultigkeit?).

Im Strandterrassenprofil (Abb. 29) entspricht dann die geneigte
Boschung der Zeit der isostatischen Einstellung, die #uflere Kante der
Strandterrasse dem Moment erreichter Isostasie, die Breite der Strand-
terrasse der Zeit steigender Anisostasie, die innere Grenze der Strand-
terrasse deren Maximum und dem Beginn einsetzenden Ausgleichs.

Die Zyklen der Sedimentation sind komplizierter und miissen an
entsprechenden Beispielen diskutiert werden. Nimmt man als ein-
fachsten Typ einen Wechsel von grobem Detritus und feinkoérnigem
Material an, so wiirde im allgemeinen der grobe Detritus der Zeit isosta-
tischer Neueinstellung des Hochgebietes durch Hebung, die Periode
feinkérnigen Materials einer Zeit zunehmender Anisostasie entsprechen.
Theoretisch ergibt sich daraus die Forderung, dafll bei ungestortem
Verlauf der Vorginge bei Abtragungsgebieten die Reihenfolge der
gravimetrischen Zustinde stets ist:

| 1. Isostatischer Zustand.

i 2. Defizit an Totalschwere.
| 1. Isostatischer Zustand.

! 2. Defizit an Totalschwere.
¥ Usw.

Ein UberschuB an Totalschwere ist in solchem gravimetrischen
Zyklus ausgeschlossen.

1) TIch befinde mich hier, wenigstens hinsichtlich der Sedimentation, in volli-
ger Ubereinstimmung mit J. F. Pomproky, der die Unstetigkeit resp. Periodi-
zitét der Jurasedimentation als ,,isostatic adjustment®, als Ausgleich zwischen
sedimentbelasteten sinkenden Meeresrdumen und den durch Abtragung ent-
lasteten umgebenden Hochgebieten ansprach. (Die Bedeutung des Schwibischen
Jura fiir die Erdgeschichte. Stuttgart, 1914, S.59.) Hier ist auch in aller
Klarheit der gewichtige EinfluB dieser Vorginge auf die biologischen Verhilt-

niss:e1 und die Bedeutung fiir die Zonengliederung zur Darstellung gebracht
worden.
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Im Sedimentationszyklus dagegen findet sich der Wechsel:

. Isostatischer Zustand.

. UberschuBl an Totalschwere.
. Isostatischer Zustand.

. UberschuB an Totalschwere
{ usw.

Hier fehlt im Zyklus ein Defizitzustand.

DO = DO

2. Beispiele.

Ehe die Einwinde zur Diskussion kommen, die sich gegen eine solche
Deutung geltend machen lassen, erscheint es angebracht, einige Bei-
spiele zu diskutieren.

Abtragungszyklen.

In Nordfrankreich weist nach BriQUET!) das Relief eine Folge von
Erosionstilern auf, die ineinander geschachtelt und deren jedes ein
etwas weniger fortgeschrittenes Stadium aufweist, als das Tal, in das
es sich einsenkt. In den hoheren Teilen der Flanken sind die Talformen
reif, in den tieferen jugendlich, welches Ergebnis als Folge von Zyklen
anzusehen ist, deren Entwicklung ein immer weniger ausgesprochenes
Stadium erreichte.

BriQuEr stellte im franzésisch-belgischen Gebiet vom Meer bis
zum Ardennenplateau mehr als 20 Zyklen fest. Vom Talboden der
Lys bis zu den Gipfeln der flimischen Hiigel zihlte er 12, im Tal der
Hoégne, von Hautes-Fanges bis zur Vesdresmiindung 15 Zyklen. Die
Serie der Zyklen entspricht einer progressiven, ruckweisen Tieferlegung
der Erosionsbasis, deren Gesamtbetrag grofer als 500 m ist. Die Grofie
der etappenweise erfolgten Hebung nimmt allmghlich ab von 40 oder
30 m in den #ltesten Télern auf 20, 10 und weniger in den jiingsten,
die z. T. unterhalb des jetzigen Talbodens liegen. Denn in jiingerer
Zeit erfolgte durch Senkung die Bildung von Alluvionenebenen (z. B.
Lys, Escaut u. a.) oder marine Aufschotterung (Bas Champs). Der
Beginn der Zyklenserie ist postpliocén, der Ablauf selbst pleistocén.

Diese Zyklenserie muf3 unter dem Gesichtspunkt betrachtet werden,
daB das davon betroffene Gebiet in seiner Gesamtheit einem besonderen
Schicksal unterlag durch die subkrustalen Massenbewegungen, die
durch nérdliche Eisbelastung und -entlastung bedingt wurden. Hier
hat sich gleichzeitig ein langperiodischer Zyklus abgespielt, der den
kurzperiodischen gestért haben mufl. Der Einflull entzieht sich der
Beurteilung, da BriQuer iiber Unregelm#Bigkeiten der Terrassen-
folgen nichts erwihnt. Im groBen ganzen haben die Stérungen jedoch
den immer schneller einsetzenden Eintritt der Hebungsreife nicht zu
unterdriicken vermocht. Diese Art der Ausbildung kénnte verschieden
gedeutet werden: 1. konnte ein immer gréfleres Gebiet der Abtragung
anheim gefallen, also entlastet sein und sich als einheitliche Scholle ge-

1) BriQUET: Sur la succession des cycles d’érosion dans la région gallo-belge.
C. r. de l'acad. d. science Paris Bd. 151, S. 172.
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hoben haben. Denn je gréBer eine Scholle ist, um so kleiner kann die
mittlere Abtragungshthe sein, welche die Hebungsreife herbeifiihrt;
2. konnte sich der Hebungsmechanismus mit jeder Wiederholung
leichter abgespielt haben.

Einen anderen hierhergehorigen Fall bietet die Ostabdachung der
Appalachen im’ Ostlichen Pennsylvanien, das sog. Piedmontgebiet.
Hier zeigt sowohl das Hochgebiet einen Erosionsrhythmus, als auch das
Vorland einen Sedimentationsrhythmus, die beide von Bascom mit-
einander verkniipft werden?).

Die Sedimentationsserie bis zur Gegenwart, die sich im Vorland
findet, ist die folgende:

Rezente Ablagerungen (Diskordanz)

Pleistocine Sedimente

Talbot: Ton, Sand, Kies . . . . . . . . . .. 10 m
Diskordanz
Wicomico: Ton, Sand, Kies . . . . . . . . . 8 ..
Diskordanz
Sunderland: Ton, Sand, Kies . . . .*. . . . . 8 .,
Diskordanz
Late Brandywine: Sand, Kjes. . . . . . . . . s s
Pleistocan oder Spattertiar.
Diskordanz
Early Brandywine: Sand, Kies . . . . . . . . 17 ,,
Miocén .
Diskordanz
St. Marys: Ton, Sand . . . . . . . . .. .. 93 .,
Choptank: Sand, Ton, Mergel . . . . . . . . 58 ,,
Diskordanz
Calvert: Sand, Ton . . . . . . . . . . . .. 103 ..
Diskordanz
Eocin
Nanjemoy: Sand . . . . . . .. . .. ... 42 ,,
Aquia: Griinsand . . . . . . . .. ... L. 33 .,
Obere Kreide Diskordanz
Manasquan: Ton, Sand. . . . . . . . . . .. 17 .,
Rancocas: Griinsand . . . . . . . . . . . .. 27 ..
Monmouth: Sand . . . . . . . . . . . ... 33 .,
Diskordanz
Matavan: Sandiger Ton . . . . . . . . . .. 23 ..
. Diskordanz
Magothy: Sand, Ton . . . . . . . . . ... 33 .,
Diskordanz
Raritan: Ton, Sand . . . . . . . . . . . .. 117 .,
Diskordanz
Untere Kreide
Arundel: Ton, Sand . . . . . . . . . . . .. 42 |,
Diskordanz
Patapsco: Ton, Sand. . . . . . . . . . . .. 67 ..
. Diskordanz
Patuxent: Sand, Arkose . . . . . . . . . .. 117 ..
Diskordanz

Krystallines Gestein

- ml) BASCOI;L[, F.: Cycles of erosion in the piedmont province of Pennsylvania.
Journ. of geol. Bd. 29, S. 540. 1921.
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In dieser Sedimentfolge der Atlantic Plain finden sich 10 ausge-
sprochene Diskordanzen. Die Ursache diirfte in einem ruckweisen
Sinken des belasteten Meeresbodens zu suchen sein.

Mit diesem Profil verkniipft Bascom die Serie der Erosionszyklen,
die naturgemaf weniger vollstindig iberliefert ist. Unvollstdndige
Erosionszyklen entsprechen evtl. den schwicheren Diskordanzen der
Sedimentfolge. Nach Bascom ergeben sich zwischen Sediment- und
Erosionszyklen folgende Beziehungen:

Hohe
Name W —> 0 Sediment Alter
engl. Full

Peneplains:
Kittatinny . . . | 800—1600—1100 | Patuxent Jura u. Unt. Kreide
Schooley . . . . | 1300—1000— 900 | Patapsco-Arundel , Untere Kreide
Honney brook. . 860— 800— 700 Raritan-Manaquan; » »»
Harrisberg . . . 800—500 Aquia-St. Marys Tertiar
Early Brandywine | 500— 400— 390 | Early Brandywine Pliocan

Terrassen: '
Late Brandywine | 400— 300— 200 | Late Brandywine | Pleistocin
Sunderland . . . 300— 180— 100 | Sunderland | v
Wicomico . . . 90—45 Wicomico ‘ »
Talbot . . . . . 45—40—0 Talbot | a

Danach entspricht einer Einebnung resp. Terrasse im Hochgebiet
eine Sedimentbildung im Tiefgebiet. Die Diskordanzen bedeuten nach
BascomM Intervalle der Erosion. Soweit sich jedoch nach den - Angaben
von Bascom ein Urteil bilden 1aft, scheint mir die Verkniipfung die
folgende zu sein:

Das Peneplainstadium entspricht der Zeit der Sedimentation; die
Zeit ist fiir beide Gebiete eine solche steigender Anisostasie und eine
Anndherung an die Bewegungsreife. Wenn nun tatsichlich die Vorginge
in beiden Gebieten korrelat sind, so bedeutet meines Erachtens die
Boschung die Zeit der Heraushebung des Hochgebietes (evtl. unter Ver-
biegungen), die Diskordanz das nicht ganz gleichmaflige Sinken des
Meeresbodens, d. h. in beiden Gebieten wird gleichzeitig isostatische
Einstellung angestrebt.

Fiir die Korrelation der Bewegungen in solchem zweiseitigen System
spricht der Umstand, daB, selbst wenn die Bewegungsreife in beiden
Gebieten nicht gleichzeitig eintritt, das Einsetzen der Bewegung in
einem Gebiete die Bewegung im anderen, noch nicht ganz bewegungs-
reifen auszuldsen vermag. Senkung des Sedimentationsgebietes bedeutet
Druck auf die subkrustale Masse, der sich iiber die horizontale Kompo-
nente in einem Aufwirtsdruck unter dem Hochgebiet duflern mufl und
hier Aufwirtsbewegung auslésen kann, wenn die Bewegungsreife infolge
Entlastung noch nicht erreicht sein sollte.
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Sedimentationszyklen.

Im Bereich des franzosisch-englischen Eocins hat L. DubLEY
Sramp?!) eine Reihe von Zyklen nachgewiesen, die sich mit auffallender
Konstanz in den vier Teilbecken: dem Pariser Becken, dem von Nord-
frankreich-Belgien, dem Londoner und dem von Hampshire wieder-
finden. Hier liegt eine Folge von marinen und kontinentalen Ablagerun-
gen in regelmiafligem Wechsel, die sich zwanglos in Zyklen gliedern
lassen. Der Typ der Wechsellagerung wird durch Abb. 31, ein Beispiel
aus dem Hampshirebecken dargestellt.

Die gleichen sechs Trangressionen finden sich in allen Teilbecken
iibereinstimmend wieder. Die Sedimentationszyklen im Xocin des
Hampshirebeckens sind die folgenden:

Landenian { é

la.

Ypresian { 1b.
2.

la.

Lutetian { 1b.
2.

la

1b.

2.

{19,.

Bartonian { is

2.
Oligocan.

Ledian {

Mariner Kalk, an der Basis diinne Lage von Glaukonitsand.
Tone und grobe fluviatile Sande.

Marine Invasion, diinne sandige Konglomeratlage.

London clay, stets etwas sandig.

Sande (Bagshot sands) fossilleer.

Basalkonglomerat oder Glaukonitsand.

Sande und Tone, marin.

Kontinentale Sande und Kiese.

. Basalkonglomerat.

Glaukonit. Tone, marin.

Higheliff sands, fluviatile Bildung.
Konglomeratlage.

Glaukonit. Tone mit marin. Fossilien (Barton clay).
Barton Sand, marin.

StuBwasserkalk mit Limnaea.

1) DupLEY Stamp, L.: On cycles of sedimentation in the eocene strata of

the Anglo-Franco-Belgian basin. Geol. mag. Bd. 55, S. 108. '1921.

Born, Isostasie.

9
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Diese Ausbildung des Rhythmus kann allein durch Bewegung der
Hochgebiete nicht erklart werden. Es ist nach Art der Ausbildung
erforderlich, anzunehmen, daBl der wiederholte Eintritt des Meeres
durch jeweilige Senkung des Sedimentationsgebietes erméglicht wurde.
Die aufbereitende Tétigkeit der Transgressionsbrandung wird jedesmal
durch die Existenz eines Basalkonglomerats belegt. Dann beginnt die
Auffilllung des Meeres, erst marin, spiter brackisch-fluviolacuster.
Es ist bemerkenswert, da8 die vollendete Auffiilllung des Beckens jedes-
mal mit einer Senkungsreife zusammenfillt, die erneutes Eindringen des
Meeres und Sedimentation ermoglicht.

Die theoretische Forderung, daB die bei der erneuten Senkung ent-
stehende Meerestiefe jedesmal etwas geringer ist als bei der vorher-
gehenden Senkung, scheint erfiillt zu sein; wenigstens wird gerade dieser
Umstand mehrfach, besonders bei dem Pariser Becken, hervorgehoben.

Es tritt die Frage auf, wieweit etwa Hebungsbewegungen des Hoch-
gebietes hier eine Rolle spielen. Fiir die Bildung des Basalkonglomerates
kommt Hebung sicher nicht in Frage, da sich an dieses meist eine Ton-
sedimentation anschlieBt und Sande erst spiter auftreten. Es scheint
hier ein reiner Senkungszyklus vorzuliegen. Die Entwicklung
geht ja hier auch im allgemeinen von der Feinkornigkeit zur Grob-
kérnigkeit.

Da genauere Michtigkeitsangaben fehlen, ist ein sicheres Urteil
nicht mdglich; doch scheint es, als ob bei jedem Zyklus eine geringere
Sedimentméchtigkeit zur FErzielung der Senkungsreife ausgereicht
hatte als bei den vorhergehenden, was mechanisch wohl verstand-
lich ware.

Fiir die Zeit des Kocins lassen sich allgemein fiinf Senkungsreifen
feststellen, ebenso fiir die jiingeren Formationen im ganzen Gebiete
stets eine konstante Zahl. Es haben sich also sehr groBe Flichen véllig
gleichmaBig bewegt. Die Senkungsreife scheint fiir das ganze Gebiet
des englisch-franzdsischen Beckens vollig gleichzeitig jeweils eingetreten
zu sein. Damit ist in Ubereinstimmung, daf die Machtigkeitsbetrage
der einzelnen Zyklen anscheinend relativ gering sind. Sie scheinen sich
im- Mittel in der GroBenordnung von ca. 200 m zu bewegen. Es ent-
spricht dem Prinzip der Isostasie, dal die Senkungsreife um so eher ein-
tritt, je gréBer die belastete Flache ist. Nach den Ausfithrungen im
Kapitel 6 wiirde bei einer Belastung von ca. 200 m eine Kreisflache
vom Radius 1000 km notwendig sein, um die Senkung auszulésen. Dem
entsprechen die Tatsachen annihernd.

Ein anderes Beispiel sind die zuerst durch KL.UPFEL aus Lothringen
bekannt gewordenen Sedimentationszyklen des Jural). Hier
findet sich ein vielfacher Wechsel von Ton-Mergel-Kalk, den KLUPFEL
schon auf periodisch wirkende Ursachen zuriickgefithrt hat. Die ge-
nauere Gliederung dieser gesetzmiBigen Sedimentfolge ist:

1) Kriprmr, W.: Geologische Rundschau Bd. 7, S. 97#. 1917,
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Basiston, meist mit Rollstiicken des liegenden Kalkes, diese iiberkrustet
von Evertebraten. Konglomerat stets autochthon.

Kalk, mit Emersionsfliche. Austern, Bohrl6cher.
Mergel.

Ton, Fauna zart, diinnschalig.

Basiston, wie oben.

Kalk mit Emersionsflichen.

Mit steigender Verkalkung des Profils findet eine Zunahme der
Schalendicke statt. Mit dem Kalkgehalt nimmt der Sandgehalt etwas
zu. KrLUPrFEL zdhlte bis 30 solcher Zyklen im Lothringer Jura.

Die Deutung, die KLUPFEL diesem periodischen Wechsel zuteil
werden 14Bt, ist eine tektonische:

Sediment Bewegungen des Meeres

4 Basiston rasche Senkung
| — - Schichtliicke ———

Kalk

Mergel allmahliche Hebung
! Ton
| Basiston rasche Senkung
I —— Schichtliicke B —

Es findet zunichst eine Senkung statt, worauf eine Auffiilllung des
Meeresteils erfolgt. Doch bedingt diese nach KrLGPFEL nicht die Emer-
sion, letztere wird auf tektonische Ursachen zuriickgefithrt. Hierdurch
wird eine Schichtenliicke bedingt, der infolge erneuter rascher Senkung”
Sedimentation folgt.

Doch 148t sich der Zyklus auch als isostatischer Auffiillungs-
zyklus betrachten. Dann entsprechen sich Sediment und Bewegung
in folgender Weise:

Sediment Bewegung des Meeresbodens Gravimetrischer Zustand

Basiston rasche Senkung isostatische Neueinstellung
Zustand der Auffillung maximale Anisostasie

Kalk

Mergel Auffiillung

Ton Stillstand allmé,hlic}} wach.sende

Anisostasie
Basiston rasche Senkung isostatische Einstellung
Kalk Zustand der Auffiilllung maximale Anisostasie

Da mit zunehmender Auffiillung eines Meeresteiles fiir einen be-
stimmten Punkt die Kiiste immer naher riickt, ist in der Serie Ton-
Mergel-Kalk die Zunahme des Sandgehaltes verstandlich. Auch findet
durch die abnehmende Meerestiefe bei der Auffiillung die Zunahme der
Schalendicke der Mollusken ihre Erklirung. Die Emersionsfliche ist

9%
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nach KrOPFEL keineswegs iiberall ausgebildet, was insofern verstandlich
ist, als die Senkungsreife nicht fiir alle Gebiete genau mit der Auffiillung
zusammenzufallen braucht.

Diese Deutung eriibrigt die tektonische Hebungsphase zur Ent-
stehung der Emersion, wodurch meines Erachtens die Vorstellung an
Natiirlichkeit und Zwanglosigkeit gewinnt. Nach der von mir vor-
geschlagenen Deutung miiiten die Sedimente der Auffiillung allméhlich
immer kiistennaher werden. Die parallel verlaufende Zunahme des
Kalkes scheint dadurch keine Erklarung zu finden, ebensowenig jedoch
durch die Deutung KrtpreELs. Es scheint aber, als ob groBere Kiisten-
néhe und mehr vielleicht noch flaches Wasser die biogene Kalkbildung
fordern wiirden, evtl. indirekt durch héhere Temperatur. Ein Einflufl
von Bewegungen des Landes 1468t sich nicht mit Sicherheit aus den Sedi-
menten ablesen, obwohl derartiges sich im Bereich des Ardennen-Hoch-
gebietes vollzogen hat.

Im Gebiete siidlich der Ardennen hat K. HummEL iiberein-
stimmende Zyklen etwas anders gedeutet!). Bei Beginn eines Zyklus
soll sich nicht nur der Meeresboden gesenkt, sondern gleichzeitig auch
das benachbarte Hochgebiet gehoben haben, wodurch eine Belebung
der Erosion bedingt war. Im weiteren Verlauf des Zyklus sinkt dann
das Hoclgebiet wieder etwas zuriick, gleichzeitig hebt sich der Meeres-
boden. Nicht nur das Flacherwerden des Meeres, sondern auch die
verminderte Zufuhr terrigenen Materials gestatten die Bildung immer
reinerer Kalke. Die Bildung der Emersionsfliche erfolgt tektonisch
durch Hebung.

Isostatisch wire diese Bewegung unerklarlich. Das Riicksinken
des Hochgebietes und die Hebung des Meeresbodens sind Bewegungen,
die dem isostatischen Zyklus fremd sind. Doch erscheint es mir zu ge-
wagt, diesen Dingen eine andere Deutung zu geben, als es von seiten
jener geschah, welche die Zyklen in der Natur beobachteten.

Diesem Zyklentyp scheint eine groBe Verbreitung zuzukommen.
ARBENZ beobachtete ihn in neunfacher Wiederholung in der helvetischen
Kreide?). Er unterscheidet in folgender Weise:

4 ~—~—~—~~—~ Diskordanz
1. Ausgesprochen neritisch.-kalkige oder san- . Regressionsphase
dige Sedimente. Oft Emersion und Diskor-
danz am oberen Ende
2. Vorwiegen von Ton u. Mergel . . . . . . Inundationsphase
bathyaler als 1 und 3
3. Aufarbeitung des Untergrundes . . . . . . Transgressionsphase
zum Teil klastische Zufuhr
Diskordanz

Die Veranderung von 1. zu 3. erfolgt langsam, die von 3. zu 1. schnell,
die Entwicklung von der Feinkoérnigkeit zur Grobkoérnigkeit geht also

1) HommeL, K.: Geol. Rundschau Bd. 11, S. 23. 1920. ,
?) AmBENZ: Vierteljahrsschr. d. Naturforsch. Ges. in Ziirich Jg. 64, S. 253. 1919.
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allmahlich vor sich. Es ist der gleiche Typ, wie ihn KrUpreL injLoth-
ringen und HumMEL siidlich der Ardennen beobachtete.

Als Ursachen 1aB3t ARBENZ eine ganze Reihe von Faktoren mal-
gebend sein: vor allem Hebungen und Senkungen, daneben periodische
Klimaveranderungen, absolute Wasserstandverdnderungen, relative
Niveauschwankungen. Doch scheint es mir schwierig, aus einer solchen
Vielheit von Faktoren die derart haufige Wiederholung einer so regel-
miBigen Erscheinung abzuleiten. Die isostatische Auffassung konnte
auch hier den Wechsel erkliren, doch befinden wir uns in Gebieten und
Zeiten orogener Betatigung, wo die Erklarung als orogene Zyklen
vielleicht néherliegt.

In den Gebieten siidlich der Ardennen, in der Gegend von Sedan
und Charleville, beschreibt HUMMEL aus den Jurasedimenten eine andere
Art der Sedimentation!). Im unteren Lias tritt hier eine regelmafBige
Wechsellagerung von Kalk und Sand auf, die als eine Folge schwachen,
ruckweisen Aufsteigens und Wiedersinkens des Ardennenmassivs ge-
deutet werden. Die Sandbidnke bildeten sich jeweils wihrend oder
kurz nach einer Hebung des Festlandes. ,,Bei Ausgleich der Hebung
durch Denudation oder wahrscheinlicher, wenn sich das Massiv wieder
etwas absenkte, verminderte sich die Zufuhr von terrigenem Material,
und die Kalkabscheidung der Organismen gewann die Oberhand, so daf
Kalkbanke entstehen konnten, die ja auch nicht frei sind von terrigenem
Sandmaterial.”

Da die Kalkbanke meist michtiger als die Sandbénke, da anderer-
seits die Bildung der Sandbinke wahrscheinlich schneller erfolgte als
die der Kalkbinke, so waren vermutlich die Hebungsperioden relativ
kurz, die Perioden der Ruhe betrichtlich linger. Die Pl6tzlichkeit der
jeweiligen Sandablosung durch Kalk fithrte vor allem zu der Annahme
eines Zuriicksinkens des Hochgebietes. Die Beziehungen waren also
rein einseitig:

Sediment Bewegungen des Hochgebietes
4+ Kalk Ruhelage
L I Zuriicksinken
Sand
S Hebungsbeginn
Kalk Ruhelage
o e Zuriicksinken
Sand
Hebungsbeginn

Betrachtet man das Schichtprofil vom isostatischen Gesichtspunkt,
so miifite auch dann der Hebungsmoment mit dem Einsetzen der Sand-
facies zusammenfallen. Das von Sediment stark entlastete Hochgebiet
steigt plétzlich auf. Ein Riicksinken des Hochgebietes, das den abrupten
Wechsel zum Kalk erkliren soll, kommt im isostatischen Zyklus nicht
in Frage, scheint mir aber, tektonisch gedeutet, in seiner vielfachen
Wiederkehr ebenso unwahrscheinlich zu sein, wie auch die immer

1) HummeL, K.: Geol. Rundschau Bd. 11, S. 18. 1920.
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wiederkehrende Hebung des Meeresbodens im Lothringer Jura. Eher
wire vielleicht an einen Zusammenhang mit meteorologischen Ereig-
nissen zu denken, jedoch derart, daB diese eine Folgeerscheinung der
isostatischen Vorginge darstellten.

In einem gewissen Stadium der Abtragung ist die Erniedrigung des
Hochgebietes so weit vorgeschritten, daB dadurch die niederschlag-
fangende Wirkung des Hochgebietes eine Minderung erfahren muf.
So kénnte die durch verringertes Gefill ohnehin geschwichte Erosions-
kraft der FluBsysteme eine Steigerung ihrer Abschwichung erfahren.

Ein Gebiet zyklischer Sedimentation soll kurz Erwihnung finden:
die obercarbonen flézfithrenden Sedimentfolgen. In ihnen
liegt ein vielfacher, anscheinend mehrhundertfacher Wechsel von Kohle
einerseits; Konglomerat, Sandstein, Schiefer andererseits vor. Ob eine
weitere zyklische Gliederung dieser letzteren Teile!) besteht, gestattet
die bisherige Literatur nicht zu beurteilen. In den Flszen liegen Sumpf-
bildungen, in den anderen Sedimenten Bildungen vorwiegend aquatischer
Natur vor. Es scheint, als ob immer wieder eine Auffiillung eines aqua-
tischen Sedimentationsraumes durch Konglomerat, Sandstein und Ton
erfolgt sei, die jeweils mit einem Verlandungsstadium, mit Sumpfbildung
abschlo. Erneute Senkung unterbrach letztere und fithrte zu Wasser-
bedeckung und vorwiegend aquatischer Sedimentation. Es ergeben sich
also folgende Beziehungen:

4 Koz . . ... oo Ruhelage
‘ Stadium der Auffiilllung
. Auffillung
Konglomerat, Sandstein, Ton . . { Senkung
Floz . . ... ... .. ... Ruhelage

Isostatisch wire dieser Zyklus als Auffiillungszyklus zu verstehen,
doch méchte ich den Frgebnissen eigener Untersuchungen an dieser
Materie hier nicht vorgreifen.

Bei genauerer Betrachtung zeigen alle diese Zyklen erhebliche Ab-
weichungen vom Schema. Die Zahl der stérenden Faktoren exogener
und endogener Art ist groB. Das Wesentliche wird davon im folgenden
der Erérterung unterliegen.

3. Hemmungen und Einwiinde.

Die schematisch dargestellten Vorginge finden sich in der Natur
nur relativ selten verwirklicht. Vor allem treten zahlreiche Sediment-
folgen ohne jegliche Andeutung von Zyklen auf. Thre Ausbil-
dung wird vielfach durch andere Faktoren verhindert. Besonders in
orogenetischen Zeiten mufll die Verschiebung von Erdkrustenteilen
entgegen der Wirkungsrichtung der Gravitation verlaufen.

Einen solchen Fall stellt u. a. die Sedimentation in den Randsenken
dar, soweit diese Senken passiv in die Tiefe geprefit werden. Auch die

1) DaB gelegentlich eine solche auftritt, wurde friiher schon betont: Born, A.:
Abh. d. Senckenberg. Ges. Bd. 37, S. 5556—556. 1921.
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Belastung, die Erdkrustenteile durch Massenintrusionen, also Injektionen
im groBen Stile, erleiden, miissen zu Senkungen fithren und damit Sedi-
mentationsfolgen bedingen, die, wenn auch isostatisch verursacht, doch
frei von aller zyklischen Anordnung sein werden. Die Bildung des
Zechstein-Trias-Sedimentationsraumes wire evtl. durch derartiges Sinken
einer in Rotliegendzeit intrusiv belasteten Scholle zu denken.

Abtragungszyklen werden unterbunden oder gestért einmal durch
orogenetische Vorginge (Hebungen), ferner aber durch Abschmelzungen
am Tiefenwulst der Faltengebirgskérper. Die so bedingte Verminde-
rung der Krustendicke bedingt ein Sinken der Landoberfliche, was den
Abtragungszyklus hemmen muB. Auch groBperiodische isostatische
Vorginge vermdgen in kleinperiodische isostatische Zyklen storend
einzugreifen. Als Beispiel eines solchen Vorganges hoherer Gréfen-
ordnung nenne ich die durch Eisbelastung und -entlastung Fennoskan-
dias bedingten subkrustalen Massenwellen, die auf die kurzperiodischen
norddeutschen, belgischen und nordfranzésischen Abtragungszyklen
stérend eingewirkt haben miissen, indem diese Gebiete unabhingig
von der erosiven Entlastung zeitweilig ihrer Erosionsbasis stiarker ge-
nahert oder entfernt wurden.

SchlieBlich gibt es eustatische Meeresspiegelschwankungen und
epirogenetische Bewegungen, die fern von aller isostatischen Bedingtheit
sind und die auf alle isostatische Zyklenbildung hemmniend gewirkt
haben miissen.

Es mufBl aber besonders hervorgehoben werden, dall keineswegs
die Anschauung erweckt werden soll, als lieBen sich alle zyklischen
Merkmale, sei es der Sedimentation, sei es der Abtragung, auf isostatische
Einflisse zuriickfithren. Es gibt zweifellos vllig andersartige
Faktoren, die sich periodisch #ufBlern und deren Merkmale
zyklisch auftreten.

So scheint es, daB die orogenetischen Vorgange vielfach perio-
dische Auslésung besitzen und geeignet sind, zyklische Merkmale
zu hinterlassen. Ein treffendes Beispiel findet sich u. a. in der ]ung-
oligocan-miocinen Siiffwassermolasse des Algéuer Gebietes!), wo ein
iiberraschend gleichméBiger Wechsel von Nagelfluhbinken und Mergel
auftritt, und zwar in einer unteren Abteilung von ca.600 m Michtigkeit
34 Konglomeratbinke, in einer oberen von mehr als 865 m Michtigkeit
32 Banke. Stets folgt iiber dem Mergel ganz plétzlich ohne Sandstein-
zwischenlage der Schotter mit grobem Geroll, dem sich Sandstein,
dann Mergel anschliefit, welch letzterer wieder von den Schottern be-
deckt wird. Es handelt sich hier um eine Zeit lebhafter Orogenese, die
anscheinend periodisch wirkend immer wieder mit neuem Ruck eine
Uberschiittung des Sedimentationsgebietes herbeifiihrte. Das fiir die
Anhaufung des Sedimentes notwendige Sinken des Sedimentations-
gebietes erfolgte gleichzeitig ruckweise, indem die Randsenke passiv
tlefer herabgeprefit wurde.

1) Herr Prof. E, Kravus, Konigsberg, war so freundlich, mich auf dieses Beispiel
seines alpinen Arbeitsgebietes hinzuweisen und mir seine Ergebnlsse zur Verfugung
zu stellen, wofiir auch hier ihm herzlich gedankt sei.
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Ein weiterer Punkt wire hier zu diskutieren: Klimatische Fak-
toren. Jahreszeiten, grofle Klimaperioden wie z. B. die 11- oder die
35jahrige Periode u. a. konnen oder miissen periodische Merkmale
auslésen. J. F. PoMprCKJ hat diesen Gesichtspunkt in Wort und Schrift
zur Deutung sedimentirer Zyklen vielfach vertreten!). Hier miissen
zyklische Merkmale auftreten, und zwar bei der Sedimentation in vollig
gleicher Weise wie beim isostatischen Zyklus. Etwas anders dagegen
in den Hochgebieten. Die Erosion wird auch hier neu belebt, in gleicher
Weise wie beim isostatischen Zyklus, nur erfolgt hier die Neubelebung
auf Grund einer erhéhten Niederschlagsmenge, beim isostatischen
Zyklus dagegen durch Entfernung von der Erosionsbasis. Bei dieser
beginnt also die Neubelebung an der Erosionsbasis, von hier aus allméh-
lich riickwarts wirkend, wodurch die bekannten Erscheinungen unaus-
geglichener FluBliufe, wie Gefillsknicke usw., bedingt werden. Bei
der Neubelebung durch erhohte Niederschlagsmenge wirkt der be-
lebende Faktor im ganzen Niederschlagsgebiet gleichzeitig. Infolge-
dessen wird iiberall gleichzeitig eine Eintiefung des FluBsystems er-
folgen.

Geht man in beiden Fillen von vorher véllig ausgeglichenen Fluf-
betten aus, so diirfte eine Unterscheidung der beiden Typen nicht
schwierig sein. In der Natur dagegen wird in den seltensten Fillen die
Moglichkeit einer Beurteilung bestehen. Ein Kriterium zur Unter-
scheidung ist somit nicht gegeben.

Fragt man nach den Ursachen periodischer Niederschlagsverinde-
rungen, so ist man im allgemeinen geneigt, periodisch auftretende
kosmische Vorgiange (Sonnenfleckenperioden usw.) dafiir verantwortlich
zu machen, obwohl sie keine véllig befriedigende Losung des Problems
darstellen. Mir scheint vielmehr, daBl in vielen Fallen der Wechsel
der Niederschlagsmenge eines Gebietes indirekt von isostatischen
Vorgiangen abhingig ist.

Die mittlere Niederschlagsmenge eines Gebietes ist bedingt durch
die Gebirgshohe, und zwar nimmt die Niederschlagsmenge mit steigender
Gebirgshéhe zu. Eis ist eine selbstverstindliche Korrelation, dafl mit der
Abtragung eines Hochgebietes allmihlich seine Niederschlagsmenge
zuriickgehen mufl und daB dadurch die Abtragung verlangsamt wird.
Mit der isostatischen Hebungsreaktion kann, wenn der Betrag grof3
genug ist, die Niederschlagsmenge erhéht und somit die Erosion, wenn
auch nicht bis zum Status quo ante, neu belebt werden. Diese Er-
scheinung wiederholt sich periodisch mit jeweils geringer werdendem
Erfolg. Es liegt also in dem isostatischen Hebungsrhythmus selbst eine
Ursache fiir parallel verlaufende periodische Niederschlagsveréinde-
rungen begriindet.

Fir das MaB der jeweiligen Steigerungen der Niederschlagsmenge
ist der Betrag der jeweiligen Landoberflichenerh6hung ausschlag-
gebend, der jedem sog. Einzelruck entspricht. Diese Betriige sind
nichts anderes als die Vertikalabstiande der Terrassen. Um zu zeigen,

1) Vgl u. a. J. F. PompECKJ: Die Bedeutung der schwibischen Jura fir
die Erdgeschichte. Stuttgart 1914. S. 28, Note 3.
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welchen EinfluB die verschiedenen Héhen auf die Niederschlagsmenge
haben kénnen, gebe ich einige Zahlen wieder, die H. GRAVELIUS u. a.
fir die verschiedenen Hohenstufen des Schwarzwaldes und fiir die
Nordwestseite des Erzgebirges errechnet haben?):

Hoéhenstufen . . 2—400 4—600 6—800 8—1000 10—1200 12—1400 m
Schwarzwald .
Regenmenge . . 772 975 1160 1353 1675 1800 mm
Prozent . . . . 1,00 1,26 1,50 1,75 2,14 2,33
Diff. d. 9% . . 0,26 0,24 0,25 0,39 0,19
Erzgebirge
Regenmenge . . 718 . 797 865 1017 1150 — mm
Prozent . . . . 1,01 1,11 1,21 1,42 1,60
Diff. d. 9% . . 0,10 0,10 0,21 0,18

Eine andere in obiger Hinsicht interessante Messung gibt J. Hanx?)
von Barbados:

Meereshéhe. . . 50 140 240 280 m
Zahl d. Stationen 51 25 21 . 9
Regenmenge . . 111 121 142 150 cm.

Diese Zahlen bediirfen keiner weiteren Erérterung. Hier zeigt sich
klar der EinfluB der Meereshohe auf die Niederschlagsmenge selbst bei
relativ kleinen Hohenunterschieden. Wenn wir auch bei den Abtragungs-
vorgéngen innerhalb eines Zyklus und bei der isostatischen Regeneration
der Scholle mit noch kleineren Héhenveridnderungen zu rechnen haben,
so sind diese Betriage doch nicht aufler Betracht zu lassen, da sie sich
in geologisch sehr langen Zeitrdumen auswirken.

Es ist also nicht auBler Bereich der Moglichkeit, daB ein groBer Teil
von klimatischen Periodizitdten auf diese Weise indirekt
isostatischbedingtist. Diese zyklischen Niederschlagsverinderungen
miissen die Ausbildung zyklischer Merkmale sowohl im Hoch- wie im
Sedimentationsgebiet steigern. Denn mit der Abtragung koincidiert
eine Verringerung der Niederschlagsmenge, also tritt zur Wirkung
langsam verminderten Gefilles die einer verringerten Niederschlags-
menge. Umgekehrt kommt zum Wiederaufsteigen, also z. T. wieder-
gewonnener erosiver Kraft, noch eine erhéhte Wassermenge. Es soll
jedoch keineswegs in Abrede gestellt werden, dall es daneben grof3-
periodische, z. B. kosmisch bedingte Klimaperioden gibt, die rhythmische
Merkmale hinterlassen.

Gegen die im vorhergehenden entwickelten Vorstellungen iiber den
Ablauf von Abtragung und Sedimentation sind von HaYFORD einige
Einwinde erhoben worden?), deren Erérterung von allgemeiner Bedeu-
tung ist. Nach HaAyForD miissen Druck-und Temperaturverande-

1) GraveLivs, H.: Zur Abhingigkeit des Regenfalles von der Meereshohe.
Zeitschr. f. Gewésserkunde Bd. 7, S. 129.

2) HavN: Handbuch der Klimakunde Bd. 1, S. 256. 1908.

3) HayForD: Science 1911, S. 202.
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rungen in ent- und belasteten Gebieten stérend auf die iso-
statischen Vorginge einwirken.

Die Entlastung eines Hochgebietes um 300 m bedeutet Druck-
verminderung fir die Gesteinsssule darunter. Das bedeutet weiter
metamorphe Verinderungen im weitesten Sinne, begleitet von Volum-
vergroBerungen und Dichteverminderungen. In Erosionsgebieten wird
also Metamorphose durch Entlastung zu einem Ansteigen des Volumens
und zu einer Erhebung der Landoberfliche fithren. Unter einem Ab-
lagerungsgebiet dagegen erfolgt Volumreduktion, Tieferlegung der Ober-
flaiche. Beide Vorginge wirken auf die Erosion neubelebend, stéren
aber die rein isostatischen, zyklischen Vorginge. So weit HAYFORD.

Betrachtet man zunichst den Vorgang im Prisma der Entlastung.
Es soll ein Hochgebiet im Mittel um 300 m erniedrigt werden. Dann
wiirde im ganzen Prisma in jeder Tiefe der Druck um 81 Atmosphéaren
verkleinert werden. Man konnte sich vorstellen, daf nun in jeder Tiefe
eine Art Aufquellen stattfindet, das sich fiir 120 km summiert und sich
oberflachlich als Hebung bemerkbar macht. Dem liegt aber erstens
die irrige Vorstellung von einer relativ groflen Kompressibilitdt des
Gesteins zugrunde. Auch werden keine Retromorphosen ausgeldst,
was sich darin #uBert, daB} wir das Material aufsteigender alter Kerne
stets in Form relativ dichter Gesteine antreffen. Die Vorginge der
Metamorphose sind im allgemeinen nicht reversibel, erst in der Zone
der Verwitterung. Fine Volumvermehrung hierauf begriindet kann
also keine Rolle spielen.

DaB die Belastung im Sedimentationsprisma auf die Dichte
steigernden EinfluB hat, kann dagegen nicht gut bestritten werden.
Hier wird ein lockeres, vollig unverfestigtes Material einem Druck unter-
worfen, der bei Uberlagerung von 300 m Sediment 81 Atmosphéren
betrigt. Man darf aber die durch eine solche Belastung bedingte Setzung
der Gesteine nicht auf die ganze Gesteinssiule von 122 km in Anrechnung
bringen. In wenigen hundert Metern Tiefe haben die Sedimente bereits
eine relativ hohe Dichte und in wenigen Tausenden von Metern ist das
Maximum bereits erreicht. Die Kom pression wirkt allerdings auf die
ganze Tiefe von 122 km.

Auch die Temperaturverinderung muf nach HayrorD auf das
Volumen der Gesteinssiule einwirken. Bei einer Erosion von 300 m
wird die Temperatur der darunterliegenden Gesteinssiule bis in 122 km
Tiefe allmahlich um ca. 4° C erniedrigt, wenn man nicht 30, sondern
70 m als mittlere geothermische Tiefenstufe zugrunde legt. Betrigt
der vertikale Ausdehnungskoeffizient 0,0000166 auf 1° C (nach BARRELL
1914, S. 215: 0,0000199 fiir 1° C), so summiert sich die Kontraktion
bis auf 122 km Tiefe auf 10 m. Also auf 300 m Abtragung 10 m Land-
erniedrigung infolge Abkiihlung und Kontraktion.

Zu dieser Darstellung HAYFORDS ist zu bemerken, dal durch Tiefer-
legung der Landoberfliche die Isothermenflichen ebenfalls eine Ver-
legung nach abwirts erfahren miissen. Aber erstens ist 300 m als Abtra-
gung fiir einen einmaligen Abtragungszyklus viel zu gro3. Die Terrassen-
abstinde, welche die Verschiebungsbetrige anzeigen, sind weit kleiner,
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meist nur Zehner von Metern. Dann ist auch die Abkiihlung und die
Erniedrigung im Verhaltnis kleiner. Im iibrigen liegt dem die falsche
Vorstellung zugrunde, dafl sich eine isoliert gedachte Gesteinssiule
vollig unabhingig von ihrer Umgebung bis in 122 km Tiefe infolge
relativ geringfiigiger Reliefverinderungen thermisch verindert. Es
wird vielmehr von unten und von der Seite her ein thermischer Ausgleich
stattfinden, so da man nicht ohne weiteres die durch Warmeverlust
bedingte lineare Volumversnderung mit 122 km multiplizieren darf.
Immerhin wird eine geringe Vermehrung der Erniedrigung durch Kon-
traktion eintreten.

Analog liegen die Verhaltnisse im Sedimentationsgebiet. Hier
wird die Landoberfliche absolut gehoben, wenn 300 m Sediment ab-
gelagert werden, ohne daBl Kompensation eintritt. Dadurch werden
die Isosthermen héher verlagert. Aber auch hier wird die dadurch
bedingte Temperaturerhohung fiir die liegenden Schichten nicht bis in
122 km Tiefe zuriickwirken, um so mehr als alle diese Vorginge sehr
langsam sich abspielen.

Bei dem gleichen Vorgang sind nun die Wirkungen von Druck und
Temperatur entgegengesetzt gerichtet, und da sie annidhernd von der
gleichen GriBenordnung sind, so heben sie sich in ihren AuBerungen zum
groflen Teil auf. Der storende Einflul der durch Druck und Temperatur-
verinderungen hervorgerufenen Bewegungen kann somit hinsichtlich
der isostatischen Vorgénge aufler acht gelassen werden.

Der Anwendung des isostatischen Prinzips auf die Bildung auBer-
gewdhnlich groBer Sedimentmichtigkeiten scheinen gewisse
Grenzen gesetzt zu sein. Angenommen, in einer Geosynklinale seien
8000 m Sediment abgelagert worden, so ist zu fordern, dal vom Liegen-
den zum Hangenden im grofien ganzen ein allméahliches Flacherwerden
in der Facies der Sedimente zum Ausdruck kommt. Diese Forderung
ist meist nicht erfiillt, wie z. B. bei dem Altpalaeozoicum der rheinischen
Geosynklinale. Berechnet man fiir eine derartige Sedimentfolge iso-
statisch die primare Trogtiefe, so betrigt sie etwa 1/, der Gesamt-
ausfiillung, bei einer Michtigkeit von 8000 m also etwa 1330 m. Es
diirfte nun in den meisten Fiallen keinem Zweifel unterliegen, daB
die #ltesten Sedimente der Troge in derart tiefen Meeren nicht ge-
bildet wurden, wie z. B. bei der rheinischen Geosynklinale. Vielfach
tragt der gesamte Schichtenkomplex die Merkmale typischer Flach-
wasserbildung.

Diese Ergebnisse sind mit der Annahme eines isostatischen Ablaufs
der Sedimentation nicht im Einklang, und es ist zu folgern, daB die
Voraussetzung eines rein isostatischen Ablaufs derartig umfangreicher
Sedimentationsvorginge falsch ist. Andere Faktoren miissen hier ein-
gegriffen haben mit dem Frgebnis einer Absenkung des Meeresbodens,
wie z. B. orogenetische Versenkung oder Belastung der Kruste mit
Intrusiven u. a. Das Problem der Entstehung der auBergewthnlich
méchtigen Sedimentfolgen ist rein isostatisch nicht zu lésen.
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Die gravimetrische Kontrolle.

Die theoretische Forderung des isostatischen Prinzips ist, daB
Abtragungsgebiete entweder Kompensation oder ein Defizit an Masse
aufweisen, also entweder keine oder negative Abweichungen der Total-
schwere zeigen. Sedimentationsgebiete dagegen miissen Kompensation
oder positive Abweichungen infolge Uberlastung besitzen.

Prift man die gravimetrisch untersuchten Gebiete von diesem
Gesichtspunkt aus, so finden sich die obigen Forderungen wenig oder
gar nicht bestitigt. Das Appalachengebiet, das wiahrend langer geologi-
scher Zeitriume als Hochgebiet entlastet worden ist, weist in sehr
grofien Teilen Pluswerte auf. Ahnliche Fille lieBen sich mehr anfiihren.
Es ist aber erstlich zu bedenken, daB groBe Gebiete Abweichungen
infolge regionaler Kompensation aufweisen, Abweichungen, die weit
itber den geringen Betrag der durch Entlastung oder Belastung bedingten
hinausgehen und diese vollig verschleiern.

Ferner treten auch in der Gegenwart, epirogenetisch bedingt, oder
als Folge orogenetischer Vorginge subkrustale Massenwellen auf, die
fir groBle Gebiete zu Plus- und Minusabweichungen fithren miissen,
Gebiete, denen an sich in stabilem Zustand ein entgegengesetzter gravi-
metrischer Charakter zukommt. Infolge der Kiirze der Beobachtungs-
zeit scheinen dann diese aufgeprigten unnatiirlichen Charaktere stabil.

Auch die Sedimentationsrdume lassen im allgemeinen keine
Uberschiisse an Totalschwere erkennen, was jedoch durch ihre beson-
dere Lage seine Erklirung findet. Sie sind meist parallel den Kiisten
gelegen. Soweit sie hier an Vorsenken pacifischen Typs gebunden sind,
miissen sie infolge des Charakters dieser Randsenken (vgl. S. 76) negativ
gekennzeichnet sein. Soweit sie aber bereits auf ozeanischem Boden
liegen, macht sich die Steilrandstorung bemerkbar, die diesen Gebieten
ebenfalls einen negativen Charakter aufprigen kann (vgl. S. 52). So
werden typische Gebiete der Belastung und Entlastung ihrer Verwendung
als Kontrolle des anisostatischen Zustandes meist entzogen.

Es fragt sich jedoch iiberhaupt, ob die gravimetrischen Methoden
geeignet sind, um durch erosive Entlastung resp. durch sedimen-
tire Belastung bedingte Schwereanomalien zum Ausdruck zu bringen.
Sind die be- resp. entlasteten Flichen sehr groB, so sind die ent-
sprechenden mittleren Méchtigkeiten der UberschuB- resp. Defizit-
masse relativ gering. Nimmt man an, ein Gebirgsrumpf von grofier
Ausdehnung sei im Mittel um 50 m Gestein von der Dichte 2,7 durch
Abtragung entlastet worden, ohne daf} isostatische Kompensation durch
Hebung erfolgt sei, so wird, wenn die entlastete Fliche etwa einem Kreis
vom Radius 4000 km entspricht, dieser Erdkrustenteil nahe seiner
isostatischen Neuorientierung sein. Nun entspricht eine Gesteinsplatte
von sehr groBer horizontaler Ausdehnung und 10 m Dicke bei einer
Dichte von 2,4 der attraktiven Wirkung von einer Einheit der dritten
Dezimale von g in Zentimetern. Die Abtragung von 50 m Gestein
wiirde dann einem Defizit von ca. 5,5 Einheiten gleichkommen. Im
Kapitel III ,,Schweremessung wurde nun darauf hingewiesen, dafl
die Fehlergrenzen der Messungen und Berechnungen -- 3,8 Einheiten
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betragen. Die dort gegebene Tabelle der wiederholt gemessenen Stationen
zeigt aber, daBl die Fehlergrenze tatsichlich weit grofer ist. Man ist
daher in sehr vielen Féllen nicht in der Lage, mit den bisherigen Mitteln
und Methoden der Schweremessung die durch erosive Entlastung
resp. sedimentire Belastung bedingten Massenabweichungen vom
isostatischen Zustand zu erfassen.

SchluBbemerkung.

Diese Ausfithrungen kénnen nur als ein Versuch einer- Deutung
des Abtragungs- und Sedimentationsmechanismus betrachtet werden.
Unsere Kenntnis von dem Mechanismus derartiger Vorgénge steht
noch ganz in den Anfingen. Sicher ist, dafl die isostatische Deutung
nicht fiir alle thythmischen Erscheinungen in Frage kommt. Die Frage,
ob derartige Erscheinungen nicht auch anders verstanden werden
konnen, ist zweifellos zu bejahen. Klima, Orogenese u. a. sind sicher
hierfiir in Betracht kommende Faktoren. Aber fiir viele Falle scheint
die isostatische Deutung die plausibelste zu sein. Fiir sie sprechen
zwei Momente: 1. Sie ist von genereller Giiltigkeit, 2. der im allgemeinen
so gut wie kompensierte Zustand der Erdoberfliche ware ohne sie
unverstindlich.

X. Die ozeanischen Vulkaninseln.

Seit DArRwINs Studien?) iiber die Bildung der Korallenriffe ist das
Phinomen nicht mehr aus dem Bereich der wissenschaftlichen Erorte-
rung verschwunden. Die noch heute so gut wie unwiderlegte Grundlage
seiner Theorie ist die Annahme einer stindigen Senkung der ozeani-
schen Boden. In jiingerer Zeit ist das Problem durch R. A. DavLy?)
und W. M. Davis3) wieder in den Vordergrund des Interesses geriickt
worden. Davis als Vertreter der DARWINschen Senkungstheorie stiitzt
diese durch die an zahlreichen pazifischen Koralleninseln gemachte
Feststellung ertrunkener Taler.

DALY zieht zur Erklirung des Sinkens den Umstand in Betracht,
daB seit postglazialer Zeit die Abschmelzwisser der Inlandeismassen
den Meeresspiegel um etwa 50—60 m¢#) erhoht haben. Das Sinken der
Inseln sei daher nur ein scheinbares. Das Ansteigen des Wassers 16ste
das Wachstum der Wallriffe und Atolle aus. Derartige Meeresniveau-
verschiebungen sind nicht zu leugnen.

Verschiedene Faktoren sprechen zugunsten der DaLyschen Ansicht.
G. A. F. MoLENGRAAFF®) wies darauf hin, dafl im Indischen Archipel
die Javasee und die Sahulbank an der Nordwestkiiste von Australien

1) DARWIN, CH.: On the structure and distribution of coral reefs. Kap. 5 u. 6.

2) Pleistocene glaciation and the coral reef problem. Americ. journ. of science
4. ser. Bd. 30, S. 297. 1910.

3) A shaler memorial study of coral reefs. Americ. journ. of science 4. ser.
Bd. 40, S. 223. 1915.

4) PENck, A.: Morphologie der Erdoberfliche Bd. 3, S. 660. 1894.

5) Kon. Akad. Wetensch. Amsterdam Proceed. Bd. 19, S. 612.
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flache Meeresbodenteile darstellen, die im Durchschnitt 50—60 m ver-
senkt liegen. Man gewinnt hier den Eindruck stark eingeebneter, unter-
getauchter Landoberflichen. Die reifen Erosionsformen der Inseln
Bangka, Billiton, der Karimatainseln und von Westborneo, die sich
einer Fastebene stark nihern, stellen nur widerstandsfahigere Teile des
Abtragungsgebietes dar, das in pleistociner Zeit, als der Meeresspiegel
tiefer lag, zwischen den Berglindern von Sumatra-Java einerseits und
Borneo andererseits eingeschaltet war. Das postglaziale Ansteigen des
Meeresspiegels um 50—60 m setzte die tieferen Teile dieser Fastebene
unter Wasser. In shnlicher Weise wurde die Sahulbank iiberschwemmt.

Diese und #shnliche Beobachtungen sprechen fiir Davys ,,Glazial-
kontrolltheorie“. Diese Theorie gibt aber keine Handhabe, das Sinken
eines Gebietes um betrichtlich mehr als 50—60 m verstindlich zu
machen, was notwendig wire, um die aus den Tiefen des Pazifik auf-
steigenden Atolle zu erklaren. Diese erheben sich steil aus der Tiefsee,
ohne mit einem Kontinentalschelf in Verbindung zu stehen. Mit Recht
fordert MOLENGRAAFF eine wahre oder scheinbare Senkung des Meeres-
bodens um grioBere Betrige. Die Bohrung im Funafuti-Atoll fordert ein
Sinken um mindestens 340 m.

Zur Uberwindung der sich so ergebenden Schwierigkeiten hat MOLEN-
GRAAFF folgenden Weg eingeschlagen.

Alle Korallenriffvorkommen verteilen sich auf zwei Arten von
Gebieten:

1. Kniipfung an den Schelf oder die Randgebiete von Kon-
tinenten. Hier sind Krustenbewegungen verschiedener Entstehung
die Veranlassung zu Riffbildungen. Hierher gehért das groBe Gebiet
der Korallenriffe im siidwestlichen Pazifik, das zum australischen Schelf
gehorig sich nérdlich und ostlich um Australien gruppiert, ein Gebiet,
das gegen das zentralpacifische Tiefseegebiet durch die Linie: Nordseite
der Bismarckinseln, Salomoninseln, Fidschiinseln, Tonga-und Kermandec-
tiefe abgegrenzt ist. In diesen orogenen Gebieten finden sich iiberall
die Anzeichen jiingerer starker Hebungen und Senkungen.

2. Kniipfung an die Tiefsee. DaB hier Senkungen vorkommen,
beweist neben der Funafutibohrung die neue Tiefbohrung auf der Ber-
mudasinsel, die, in 42 m iiber dem Meeresspiegel angesetzt, in 75 m unter
dem Meeresspiegel den Korallenkalk durchbohrte und vulkanisches
Material basaltischer Zusammensetzung antrafl).

Die altesten Teile sind spateocinen oder oligocinen Alters. Seit
dieser Zeit sank die zuerst vulkanische Insel um mehr als 113 m unter
den Meeresspiegel, wihrend welcher Zeit sich der Riffkalk aufbaute.
Das Sinken war nicht kontinuierlich, sondern durch entgegengesetzte
Bewegungen unterbrochen, wie die 42 m Riffkalk iiber dem heutigen
Meeresspiegel beweisen. Der Senkungsbetrag belief sich auf jeden
Fall auf weit mehr als 100 m, kann also durch Darys Glazialkontroll-
theorie nicht erklsrt werden, wenn auch ein Teil der Senkung auf Kosten
der Schmelzwisser gesetzt werden darf.

1) PirssoN, L.V.: Geology of Bermudas island. Americ. journ. of science
Bd. 38, S. 189. 1914.
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Dieselbe Bohrung zeigte, dal bei 290 m unter dem Meere das vulka-
nische Material Anzeichen subaerischer Verwitterung triagt. Der vulka-
nische Sockel der Bermudasinsel sank also seit prieocidner Zeit um den
Betrag mehrerer 100 m allmihlich in die Tiefe.

Diesen Umstand erklirt MOLENGRAAFF durch isostatische Vorginge.
Die salische Kruste ist unter dem Meere diinner als in den Kontinenten.
Nun bestehen alle echt ozeanischen Inseln, soweit nicht Korallenkalk
am Aufbau beteiligt ist, fast ausnahmslos aus vulkanischem, meist
basaltischem Material vom spezifischen Gewicht 2,9—3. Hierher sind
nicht die Inseln des groBen australischen Kontinentalschelfs im Siidwest-
Pacifik zu stellen, die nur teilweise oder gar nicht vulkanisch aufgebaut
sind.

Die Lage der ozeanischen Inselsockel mehr oder weniger direkt auf
dem Sima fiihrt zum Einsinken auch von Massen, deren Gewicht auf den
michtigeren Saltafeln der Kontinente noch keine Abwiartsbewegung
auslosen wiirde. Das Sinken der ozeanischen Inseln ist also nichts anderes
als eine isostatische Einstellung.

Eine wesentliche Stiitze dieser Auffassung von MOLENGRAAFF vom
isostatischen Sinken der Vulkansockel liegt in der Tatsache, da alle
untersuchten ozeanischen Inseln sich als nichtkompensiert,
und zwar als mit einem erheblichen totalen Schweretiberschull
behaftet erwiesen.

Es ist eine seit langem bekannte Tatsache, dall den ozeanischen
Inseln ein Schwereiiberschull zukommt, ein Umstand, der vor den
HEckerschen Schweremessungen auf dem Meere dazu Veranlassung
gegeben hatte, den ozeanischen Gebieten iiberhaupt einen Schwere-
iberschufl zuzuschreiben. ,

In der folgenden Tabelle sind die Ergebnisse zusammengestellt, die
bisher durch gravimetrische Untersuchung echt ozeanischer, nicht
einem Schelf aufsitzender Inseln gewonnen wurdent?).

Die totale Schwere weist hier auffallend hohe Werte auf. Es gehoren
hierher die héchsten bisher bekannten Werte von 4g. Unter 100 Ein-
heiten der dritten Dezimale von ¢ in Zentimetern wurden iiberhaupt
nicht gemessen, unter 200 Einheiten nur in 6 Fillen, die Mehrzahl
gruppiert sich zwischen 200 und 400 Einheiten. Der mittlere Wert
betrigt 290 Einheiten.

Den im Flachwasser gelegenen Inseln fehlt dieser ausgesprochene
SchwereiiberschuB. So ist die Schwerestorung (4 g) fiir folgende Inseln:
Riigen, Seeland, Bornholm, Shetlandinseln, Wright, Nowaja-Semlja,
St. Paul, Falklandsinseln, Trinidad, Neuschottland, Key West, Staaten
Island, Rawak (bei Neu-Guinea) im Mittel 4g = 4 0,029 cm bei
18 m Hdéhe und kaum 200 m Meerestiefe?).

Allerdings ist einschrinkend zu bemerken, dafl nicht der ganze Be-
trag als echter totaler Schwereiiberschull anzusehen ist. Ein grofler
Teil kommt auf Kosten der Steilrandwirkung, die sich ringformig um

1) Nach den Tabellen von Borras, E.: 1. c. 1911; und nach HeLmErT, F. R.:
Enzyklopadie der math. Wiss. Bd. 6, 1. B. 1910.
2) HELMERT: l. c. S. 134.
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‘\ . . 4g” 4g
Lol Hone | Foor | o | 0 7o) | (@70} | ©
| in in (Dichte)
| m km km 0,001 c¢m | 0,001 cm
Atlantik: (
St. Vincent, Kap Verde . . 10| 3 800 | +288 | 289 | —
Ascension . . . . . . . . 5 3 1500 | 4201 ] +202 —
' Green Mountain . 686 3 1500 | +153 | +218 | 2,6
St. Helena, Langwood . . . 533 4 1800 +263 | +314 | 2,5
St. Helena, Jamestown. . . | 10 4 1800 +296 | 4297 —
Bermudas, St. Georges. . .| 2| 45 1100 | 4298 | +298 | —
Fernando de Noronha . . . 10 4,0 300 — +268 —
Indischer Ozean:
Isle de France, Maskarenen . | 16 — — +257 | 4259 —
Kerguelen . . . . . . .. 15 — — +113 | 4115 —
Pacifik:
Hawai-Ins. Oatu, Honolulu . | 4 45 3500 — +251 | —
. Maui, Lahaina . . | 2| 4,5 3500 | +187 | +188 | 2,6
» » Haiku. . . | 117} 45 3500 | +242 | 4254 | 2,6
. ,,» Pakaoao !
(Krahr) . . || 3001 | 4,5 3500 | 4-248 | +524 | 2,6
. Kawaihae . . . | 2 4,5 3500 +177 | +177 ; 2,6
' Kalaieha . . . . | 2030 | 4,5 3500 | +301 | 4506 | 2,6
' Mauna Kea . . . || 3981 | 4,5 | 3500 | 4283 | 4669 | 2,6
Karolinen-Ins. Ualau i 2| 4,07 | 2400 | +311 | 4311 —
Mariannen-Ins. Guam . . .| 1! 3,02 | 2000 | +195 | +195 | —
Caroline Island . . . . . . | 2 — — +184 | +184 | —
Bonin-Ins. Ogisira . . . . | — —_ +339 | +339 —
v Port Lloyd . . . | 4 —_ — +341 | +341 —
Marguesas-Ins. Taiohaé . . || 151 — — | +187 | 4189 | —

die ozeanischen Inseln auswirkt. Doch sind die Uberschiisse zu groB,
um allein auf diesem Wege eine Erklirung zu finden. HeLMERT hat den
Betrag der Steilrandstérung unter bestimmten Voraussetzungen berech-
net (vgl. S. 54), Voraussetzungen, die wenigstens annshernd auch fiir
die Hawaianischen Vulkaninseln zutreffen. Fiir den Fall, daf die Station
direkt am Steilrandbeginn gelegen ist, ergibt sich ein Maximum an Steil-
randstérung d¢ von -+ 53 Einheiten. Da hier aber die Steilrandwirkung
eine beiderseitige ist, muB3 der Betrag mindestens verdoppelt in Anrech-
nung gebracht werden. Auch dann bleiben immer noch relativ hohe
Uberschiisse an Totalschwere bestehen. Der SchwereiiberschuB scheint
mir im Gegensatz zu MOLENGRAAFF weniger durch das spezifische Ge-
wicht der vulkanischen Masse bedingt zu sein, denn dieses diirfte durch
ausgeworfene Aschen und Tuffe in seiner Gesamtheit nicht besonders
hoch sein, als vielmehr durch die Massenanhdufung iiber dem Meeres-
boden. Diese Massen bedeuten eine Uberbelastung des Meeresbodens,
eine Auffassung, die keineswegs der Erkenntnis von der regionalen
Kompensation der Erdkruste widerspricht, wie man aus den wenigen,
den Meeresspiegel erreichenden Gipfeln etwa schlieen kénnte. Die
submarinen Sockel sind, wie die GrorLLsche Tiefenkarte der Ozeane
zeigt, von durchaus regionaler Ausdehnung.
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Sie sinken um so mehr, als der Boden der Ozeane infolge gering-
michtigem oder ganz fehlendem Salz derartige Bewegungen besonders
leicht zulafBt.

DaB der isostatische Ausgleich nicht sofort mit Eintreten der Uber-
belastung einsetzte, hat seinen Grund darin, da zunichst einmal ein
Mindestmaf} an. Belastung vorhanden sein muBte, dann aber darin, daB
der Aufbau des Sockels, also die Belastung, relativ schnell wuchs. Das
Hohenwachstum submariner Vulkanbauten wird durch keinerlei Ab-
tragungsvorginge gehemmt und hat lediglich in den letzten 200 m, der
Zone intensiverer Wasserbewegung in die Tiefe, mit Verzogerungen zu
rechnen. Diese Tatsache erklirt den relativ groBen Schwereiliberschu3
und die lebhafte Senkungstendenz.

Damit sind morphologisch die Bedingungen zur Bildung von Korallen-
riffen auf diesen Inseln resp. submarinen Sockeln gegeben. Die Riff-
und Atollbauten miissen ihrerseits dazu beitragen, die Senkung weiter-
hin aufrechtzuerhalten, wenn auch mit abnehmender Intensitit. Der
Grad des Sinkens der ozeanischen Vulkaninseln ist im einzelnen abhingig
vom Material des Vulkansockels und vom Untergrund. Wirkliche
Verzdgerungen des Sinkens kénnen einmal durch orogene Vorginge,
ferner durch Wasserentnahme vereisender Gebiete wie zu Beginn des
Pleistocin, scheinbare Verzégerungen durch gesteigerte vulkanische
Tatigkeit hervorgerufen werden. Scheinbare Beschleunigung des
Sinkens dagegen mufl dann eintreten, wenn wie gegen Ende der Eiszeit
Abschmelzwisser zu einer absoluten Hebung des Meeresniveaus fithrten,
wig, sie die Darysche Glazialkontrolltheorie fordert, ebenso wenn die
vulkanischen Lockerprodukte durch Druck der auflastenden Masse
sich setzen.

Fiir die Kontinuitat der Korallenbauten ist es notwendig, da zwischen
der Geschwindigkeit des Sinkens und der des Riff- oder Atollwachstums
eine mehr oder weniger konstante Korrelation besteht. Die Uberschrei-
tung der Grenzen nach der einen oder anderen Seite mufl zum Absterben
der Riffbauer fithren. Diese Korrelation als Voraussetzung kontinuier-
licher Korallenbauten wird natiirlich nicht stets bei sinkenden Korallen-
bauten zu erwarten sein, es ist vielmehr anzunehmen, daB der Kontakt
der vulkanischen Sockel mit der Meeresoberflache in sehr vielen Fillen
verlorengegangen ist. MOLENGRAAFF bringt als Stiitze fiir diese Annahme
den Nachweis von fern allen bekannten Riffvorkommen gedredgten
Korallenrifftriimmern. _

Der einzige Einwand, der dieser isostatischen Senkung der ozeani-
schen Korallen- resp. Vulkaninseln gemacht werden kénnte, ist der, dafl
die Bewegung dieser Inseln gelegentlich riicklaufig werden kann, daB
absolute Hebungen gegeniiber dem Meeresspiegel einsetzen kénnen,
welche die Korallenbauten iiber den Meeresspiegel hinausheben. Es ist
von MOLENGRAAFF schon mit Recht hervorgehoben worden, daf der-
artige Bewegungen nur als schwache Oszillationen bei der Senkung
aufzufassen ‘sind. Es handelt sich dabei um vertikale Hebungen, wie
sie in jedem Gebiet vulkanischer Titigkeit immer wieder einmal auf-
treten (Serapeum von Pozzuoli usw.).

Born, Isostasie. 10
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XI. Isostasie und Erdbeben.

Was iiber das Thema Isostasie-Seismik-Tektonik zu sagen ist, ergibt
sich als selbstverstdndlich aus den vorhergehenden Kapiteln und ist
im fiibrigen wenigstens in Hinsicht auf Seismik-Tektonik, von A. SiE-
BERG in einer sehr interessanten Arbeit iiber die Verbreitung der Erd-
beben und ihre Beziehungen zur Tektonik im wesentlichen ausgesprochen
wordent), so dal ich mich hier auf einiges mir besonders wichtig Er-
scheinende beschrinken kann.

Es ist eine Forderung des Prinzips der Isostasie, daf tiberall dort,
wo isostasiefeindliche Faktoren endogener und exogener Art anisosta-
tische Zustinde hervorgerufen haben, Spannungen bestehen miissen,
die die Tendenz haben, sich in Vertikalverschiebungen von Erdkrusten-
teilen auszul6sen zur Herstellung des isostatischen Zustandes. Aniso-
statische Gebiete miissen daher auch solche seismischer Erschiitterungen
sein. Und diese Forderung wird durch die Ergebnisse der Seismologie,
wie sie u. a. in A. SITEBERGS seismisch-tektonischer Karte zur Darstellung
kommt, voll erfiillt.

Die Erdbeben verteilen sich in nachstehender Weise auf folgende
von ihm aufgestellte tektonische Grundelemente?):

1. Die Gesamtheit aller paldozoischen Rumpfgebirge mit 0,49, aller

gefiihlten Beben;

2. die Gesamtheit aller alten Massen und Tafeln mit 1,4%,;

3. die groBen festlaindischen Einbruchsbecken mit 2,7%,;

4. die normalen tertiar gefalteten Hochgebirgsketten (z. B. Pyrengen,

Alpen, Himalaja) mit 3,69%;

5. die Gesamtheit der Bruchschollenlinder mit 229

6. tertiire Faltengebirge, ,,die in jingerer Zeit erheblicher Bruch-
zerstiickelung anheimgefallen sind®, mit 249, (z. B. Betische Kordillere,
Atlas, Apennin, Balkan, Dinaren);

7. die den Tiefseerinnen benachbarten Landgebiete mit 419%,.

Diese Tatsachen decken sich vollkommen mit der Auffassung, die
in den vorhergehenden Kapiteln zum Ausdruck kam, dafl ein grofler
Teil der Erdbeben an vertikale Schollenbewegung, also an Bruchtektonik,
gekniipft ist. Es ist in dieser Hinsicht von Interesse, daf}, wie SIEBERG
hervorhebt, Faltung fiir die Auslésung von Erdbeben nur von ganz
untergeordneter Bedeutung sein kann. Bruch und Verwerfung herrschen
vor. Die Bedeutung der Faltung darf dabei jedoch nicht unterschatzt
werden, denn in ihr haben wir den isostasiestérenden Faktor zu sehen.
Der vertikale Bruch, an dem sich die Verschiebungen vollziehen, ist erst
die sekundire Folgeerscheinung.

So ist es verstindlich, daB vielfach die Zonen starkster orogenetischer
und daher isostatischer Stérung, wie die Faltengebirge, keine besondere
Haufung von Erdbeben aufweisen. In ihnen wird anscheinend das oro-

1) SIEBERG, A.: Die Verbreitung der Erdbeben auf Grund neuerer makro- und
mikroseismischer Beobachtungen und ihre Bedeutung fiir Fragen der Tektonik.
Veroff. der Hauptstationen fiir Erdbebenforschung in Jena 1922, Heft 1.

%) L c. S.76.
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genetisch gestorte Gleichgewicht am schnellsten wiederhergestellt.
Dagegen miissen die durch die Orogenese bedingten, vom Gebirgskdrper
ausgehenden subkrustalen Massenbewegungen die Nachbarschaft tek-
tonisch beeinflussen, daher vielfach die Beschrénkung der seis-
mischen Tétigkeit auf die den Faltengebirgen parallel ver-
laufenden Zonen, die nunmehr den Charakter jiingerer Bruchzonen
besitzen, resp. auf die passiv niedergepreBten Randsenken mit ihrem
Defizit an Totalschwere. Bezeichnend fiir den engen Konnex zwischen
seismischer Tatigkeit und anisostatischem Zustand ist u. a. das Ferghana-
becken mit einer auf das Becken beschrinkten sehr regen Bebentatigkeit,
der ein auffallend starker anisostatischer Zustand mit bis 158 Einheiten
an Ag entspricht.

Auch sonst sind die Beziehungen offensichtlich. Dem mehr oder
weniger isostatischen Zustand der weiten Ozeanbdden entspricht deren
auffallende Bebenarmut. Ausnahmen im Schwerezustand, wie z. B.
dem Hawaijanischen Archipel, entsprechen Ausnahmen im seismischen.
Verhalten. Die Hawaianische Inselgruppe ist ein ausgesprochener
GroBbebenherd.

Das grofle jungorogenetische Feld des siidwestlichen
Pacifik mit seinen hohen Plus- und Minusabweichungen an Total-
schwere erweist sich als auBerordentlich reich an Welt- und Grofbeben.
Es ist das das Feld der Tiefseegriben, deren tektonischen Charakter,
Bruchtektonik oder Faltung, SiEBERG durch die Erdbebenhiufung
einwandfrei zugunsten der Bruchtektonik glaubt entscheiden zu kon-
nen'). Die groBen Defizitbetrige widersprechen dem aber und machen
die Deutung als Randsenken wahrscheinlicher. Vertikale Schollen-
bewegung als Bruchtektonik, allerdings als Folge von Faltung, ist auch
in diesem Falle die Ursache der Beben.

Ein Gebiet erweist sich durch den engen Konnex zwischen aniso-
statischem Zustand, junger Bodenbewegung und Erdbeben als beson-
ders interessant: der Fennoskandische Schild. Sein tektonischer
Charakter weist ihn in die Reihe der erdbebenarmen Komplexe. Doch
zeigt sich hier eine ziemlich rege seismische Labilitat2). Die Verteilung
der Beben- und Schiittergebiete in Fennoskandia?) weist auf eine Ver-
kniipfung mit den Hebungsvorgingen und auf eine Unabhingigkeit
von den alten tektonischen Leitlinien hin. Eine gewisse Beziehung zu
diesen ist gelegentlich erkennbar, aber im allgemeinen zeigen die Beben
eine auffallende Gleichgiiltigkeit gegeniiber allen geologischen Grenzen.
So erstrecken sich die Erdbeben Schonens nach R. KJrLLEN?) ausge-
sprochen NO—SW, das Spaltensystem dagegen verliuft vorwiegend
NW-—80. Die Milarlandschaft und die Ostseekiiste bis zum Kalmar-
sund, die reich an Spaltenlinien ist, zeigt eine auffallend geringe Seis-
mizitat.

1) SieBERG: l. c. S. 82.

2) Tams, E.: Die scismischen Verhiltnisse des europiischen Nordmeeres und

seiner Umrandung. Mitteilungen d. Geogr. Ges. Hamburg Bd. 33, S. 33. 1921;
und SIEBERG, A.: L c. S. 20.

3) Vgl. HéeBom, A.G.: Handbuch d. region. Geologie, Fennoskandia S.10, Abb.4.
1) KspLLEN, R.: Dieschwedischen Erdbeben. Geogr. Zeitschr. Bd.16,5.490.1910.

10*
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Andererseits liegen die Zonen maximaler Haufung der Beben an der
norwegischen Westkiiste wie vor allem an der schwedisch-bottnischen
Kiiste, Zonen, die ausgesprochen atektonischen Charakter haben, da-
gegen als Zonen jiingerer Hebung besonders stark hervorgetreten sind.
Hier deckt sich, wenigstens im schwedischen Gebiet, die Zone der Erd-
bebenhéufung mit der Achse groBter Landhebung.

Eine Bestatigung bringen sehr exakte neue Untersuchungen iiber die
gegenwirtige Landhebung in der Umrandung der Ostsee!). Es lieB
sich bei der Untersuchung der Landhebung wihrend der Jahre 1898
bis 1912 nachweisen, daB fiir gewisse Jahre eine Unstetigkeit in der Land-
hebung besteht: 1902, 1904, 1907, 1909 und 1911 zeigte sich der Hebungs-
betrag relativ grof. In die glelchen Jahre fillt eine besonders rege
seismische Tétigkeit, was auf einen genetischen Zusammenhang zwischen
beiden Erscheinungen schliefen l1aft. Hier sind anisostatischer Zustand,
junge Landhebung und seismische Tatigkeit eng miteinander ver-
kniipft. Dabei ist nicht zu vergessen, dafB das Gebiet ausgesprochen
avulkanisch ist.

Von Interesse ware es, der Frage nachzugehen, ob etwa exogen
belastete oder entlastete Gebiete, denen nach der Theorie eine
isostatische Einstellungsméglichkeit eignen miilte, die Anzeichen einer
doch wenigstens maBigen Seismizitat tragen. Die Kontrolle durch die
Schweremessung versagt, wie oben gezeigt wurde, in solchen Gebieten
infolge der Ungenauigkeit der Schweremessungsergebmisse; die Ab-
weichungen liegen z. T. noch innerhalb der Fehlergrenzen. Es wire
nun denkbar, daB3 solche Gebiete ihren schwach anisostatischen Zustand
-wenigstens durch seismische Tatigkeit zu erkennen geben.

Die Antwort hierauf ist nicht sehr befriedigend. Zwar sind die Ge-
biete intensiver Sedimentation, die Begleitzonen der jungen Falten-
gebirge, durch rege Bebentitigkeit gekennzeichnet; aber letatere ist
hier sicher weniger die Folge der Uberlastung durch Sediment als ein
Zeichen isostatischer Storung, sekundér bedingt durch die Orogenese,
sel es durch Massenwellen, sei es als Randsenke. - )

Allerdings weist ein Umstand darauf hin, daB auch der Belastung
‘mit Sediment ein gewisser urséchlicher Anteil an der Bebentatigkeit
zukommt ; das ist das merkwiirdig verschiedenartige Verhalten der jungen
Faltengeblrge in bezug auf seismische Begleitzonen, namlich das Bestehen
einer ausgeprigten seismischen Begleitzone bei der betischen Kordillere,
dem Atlas, dem Apennin, den Dinaren, dem Balkan, den Hellenisch-
Tonischen Inseln, Kleinasien, Armenien, Kaukasus, Iran, Célebes, Neu-
guinea, Californien sowie den Anden von Venezuela, Kolumbien und
‘Ekuador ; das Fehlen oder die Existenz von nur ganz schwach seismischen
Zonen bei Pyrenaen Alpen, Himalaja, den hinterindischen Geblrgs-
landern sowie bei Alaska und Britisch-Kolumbia.

Die erste Gruppe liegt relativ nahe der Kiiste, die zweite im aﬂgemel-
nen férner auf den alten Kontinenten. Die verschiedene . Entfernung

1) Wirrixe, R.: Die Meeresfliche, die Geoidfliche tind die: Landhebung dem

Jbaltischen Meere entlang und an der-Nordsee. Sartryk Fennia Bd. 39, Nr. 5, S.344.
Helsingfors 1918.
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von der Erosionsbasis bedingt evtl. einen Umsatz von weit groBeren
Abtragungsmassen im ersteren Falle, also auch entsprechend starkere
Entlastung des Gebirges und Belastung des Vorlandes, was die Ursache
einer hoheren Seismizitiat sein konnte.

Wesentlich fiir die Beurteilung der ganzen Frage wiren Beben-
hiufungen an Kiisten von atlantischem Typ mit groBen Deltabildungen.
Aber die Vermutung von Erdbebenhéufungen findet sich hier nicht
bestatigt. Wohl verzeichnet A. SiesEras Karte vereinzelte Beben
an der La-Plata-Miindung, seismische Wogen im Bereich des Nlldeltas
urid DECKERT gibt Beben im Gebiet des M1ss1smpp1del‘cas an, aber im
allgemeinen finden sich die groflen Deltas, wie die des Nigger, Kongo
u. 4. frei von Beben?).

Auf ein Gebiet mochte ich in diesem Zusammenhange zu sprechen
kommen: das sog. Sink Country im Bereich des Mississippi, westlich
und stidwestlich von Neumadrid, auf dessen Senkungsbewegung
E. DeckErT schon im Zusammenhang mit dem seismisechen Verhalten
hinwies?). -Fs handelt sich hier um ein amphibisches See-, Halbsee-
und Sumpfgebiet, gekennzeichnet durch die Konvergenz gewaltiger
Stromlaufe (Mississippi, Missouri, Illinois, Wabash, Tennessee) An
den Konfluenzstellen der Strome grofle Anhaufungen von jungen
Schwemmlandsmassen. Seit 1811 wird das ganze Gebiet immer stirker
und stirker mit Wasser durchtrankt. FluBverlegungen, Unterwasser-
setzungs- und Seebildungsprozesse sind dauernd im Gange. Wir haben
das Momentbild eines tektonischen Prozesses vor uns, der -sich nach
Deckert seit der Tertisrzeit in #hnlicher Richtung bewegt hat. In
diesem Bereich sind in den Jahren 1811, 1843 und 1895, also rhythmisch
in Abstanden von ca. 40—50 Jahren, Herde grofler Schiittergebiete
aufgetreten, die 1!'/,—2 Millionen km? erschiitterten (vgl. DECKERT:
1. ¢. Tafel 7, Abb. 7).

Es liegt nahe, die Ursache dieser Beben, wie E. Tams es tut3), in einer
Uberlastung des Gebietes mit Sediment zu sehen und den Senkungs-
prozeB als rein isostatischen Vorgang zu betrachten. Doch liegt -ein
Zwang zu dieser- Auffassung nicht vor, und es wire ebensogut denk-
bar, daB die vermutete Wirkung die Ursache ist. Die einzige Schwere-
messung aus diesem Gebiet deutet allerdings in der erstgenannten
Richtung: Neumadrid, 79 m hoch, A¢’ = +11, 4dg=-+9. Ist die
Auffassung richtig, so darf nur vollige Isostasie oder ein Plus an
Totalschwere auftreten. Das geringe Plus an Ag widerspricht dem
wenigstens nicht.

Ich mochte hier auf eine weitere Auswertung der vielfachen Be-
ziehungen zwischen Abtragungs- resp. Sedimentationsgebieten einerseits
und Bebentatigkeit andererseits verzichten, indem ich gezeigt zu haben
glaube, daB die seismische T#tigkeit eines Gebietes als weiteres Kri-

1) DEckERT, E.: Die Erdbebenherde und Schiittergebiete von Nordamerika
in ihren Bez1ehungen zu den morphologischen Verhéltnissen. Zeitschr. Ges. f. Erd-
kunde, Berlin 1902, Taf. 5.

2) DECKERT, E.: L c. S. 367.

" '8) Tams, E.: Isostasie und Erdbeben. Zentralbl, f. Min. 1920, S. 182.
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terium fiir den isostatischen resp. anisostatischen Zustand von Erdkrusten-
teilen neben der Schweremessung heranzuziehen ist. Wo wir in die Lage
versetzt wurden, beide Faktoren zur Kritik zu benutzen, bestatigten
beide die isostatische Deutung in gleicher Weise. Je gréfer die Aniso-
stasie, um so gréBer die seismische Tétigkeit eines Gebietes.

XTII. Lokale und regionale Kompensation.

Die Frage, ob lokale oder regionale Kompensation die isostatischen
Vorginge der Erdkruste beherrscht, ist geologisch von grofer Bedeu-
tung. Es handelt sich um nichts anderes als um die Feststellung, wo
die Grenze der Belastungsfahigkeit der Erdkruste liegt. Man kann einen
sehr kleinen Erdkrustenteil, z. B. einen Quadratkilometer, mit Hunder-
ten, ja evtl. Tausenden von Metern Gestein belasten, ohne dafl die be-
lastete Scholle aus ihrem Verbande gelost wird. Sie biegt sich hochstens
elastisch durch. Wir befinden uns im Bereich der Herrschaft der mole-
kularen Krafte. Es ist zweifellos, daB die Erdkruste bei geringem Aus-
mall der beanspruchten Fliche trotz hoher Beanspruchung ein der-
artiges Verhalten zeigt. Dagegen wird bei sehr groBem Ausmaf der be-
anspruchten Flache der Erdkruste, z. B. bei der diluvialen Eisbelastung
des Nordens, die Grenze der Elastizitét iiberschritten, es gelten nicht
mehr die Gesetze der molekularen Kohision, sondern die der Gravitation.

Wo liegt die Grenze zwischen beiden Fallen ? Einige Nordamerikaner
von autoritativer Stellung halten die Elastizitat der Erdkruste fiir sehr
gering, die isostatische Reaktionsfshigkeit fiir sehr grof; Havrorp
und Bowik gelangen auf Grund der Anwendung ihrer isostatischen
Reduktionsmethode zu dem Ergebnis, daB die Isostasie bereits fiir
sehr kleine Teile der Erdoberfliche, fiir solche von 18,8 km Radius,
Giiltigkeit besitzt. Eine elastische Ubertragung auf die Nachbargebiete
wird von ihnen nicht anerkannt. Das ist die sog. lokale Kompen-
sation.

Andere, wie F. R. HELMERT, nehmen an, dafB den isostatisch bewegten
Flachenelementen lineare Dimensionen von einigen 100 km zukommen?).
Nur auf derartige Flachen bezieht sich die Gleichgewichtslebre fiir die
Erdkruste. Fiir kleinere Elemente gilt die Regel wegen der Festigkeit
der Erdkruste nicht. Das ist die sog. regionale Kompensation.

Die Vorginge sind nun, abgesehen von der Inanspruchnahme, von
zwei Faktoren abhingig, von der molekularen Kohasion der Gesteins-
massen resp. dem sich daraus ergebenden Zerreiflungswiderstand der
Gesteine und von der Dicke der Erdkruste. Letztere ist ein in der Zeit
variierender Faktor, weswegen wir gezwungen sind, alle Betrachtungen
jeweils nur auf ein bestimmtes Zeitmoment zu beziehen. Verkniipfen
wir die Betrachtungen mit den FErgebnissen der Schweremessungen,
so kann es sich nur darum handeln, die gegenwiartige Reaktions-
fahigkeit der Erdkruste zu diskutieren. Fiir frithere geologische Zeiten

haben wir eine abweichende Dicke und damit Reaktionsfihigkeit der
Erdkruste anzunehmen.

1) HermerT, F. R.: Enzyklopidie d. math. Wiss. Bd. 6, 1. B., S. 88. 1908.
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Fiir die Ermittelung der Tragfiahigkeit der Erdkruste kann
man zwei Wege einschlagen, den der theoretischen Berechnung und den
der Beobachtung. In ersterem Falle legt man den ZerreiBungswiderstand
der Gesteine und die Tiefe der Ausgleichsflache zugrunde (vgl. Kapitel VI)
und kann hieraus die Hohe der Belastung oder Entlastung ableiten und
somit einen Ausdruck fiir die Reaktionsfihigkeit der Erdkruste finden.
Bei der Methode der Beobachtung werden gewisse Fille tatséichlicher
Inanspruchnahme festgestellt, die bereits oder noch nicht zu isostatischem
Ausgleich gefithrt haben, wie z. B. BARRELLS Beobachtungen iiber
Nigger- und Nildelta, woraus dann eine Mindestbelastungsgrenze der
Erdkruste entnommen werden kann.

Beide Methoden fithren jedoch vorlaufig zu wenig befriedigenden
Ergebnissen: die theoretische, weil die Erdkrustendicke von 120 km
lediglich einen mittleren Annaherungswert darstellt und weil wir kein
Urteil iiber den mittleren Wert der molekularen Kohision der Ge-
steine fiir die gesamte Dicke der Erdkruste besitzen, die Methode
der Beobachtung wegen der Unzulinglichkeit der Erfassung der Tat-
sachen.

Fiir die Frage der lokalen resp. regionalen Kompensation ist die
Feststellung der Tiefe der Ausgleichsfliche von einiger Bedeutung. Je
tiefer die Lage dieser Flache, um so mehr regional ist die Kompensation.
Im Kapitel IT iiber ,,die Vorraussetzungen‘ wurde bereits angefiihrt,
daB HermerT auf Grund der Schweremessung die Tiefe auf 118,22 km,
Hayrorp auf Grund von Lotablenkungen in den U. S. A. den Wert
122,2 km berechnete. Diese Werte haben keine ausnahmslose Giiltig-
keit. Hayrorp hat fiir die U. S. A. eine geographische Einteilung in
14 Gruppen vorgenommen, die zur Annahme einer Variation der Aus-
gleichstiefe von 66—305 km fiihrte!). Doch sind die Griinde hierfiir
nicht restlos iiberzeugend. Nach HayForD soll die Ausgleichstiefe in
den ostlichen und zentralen Teilen der U. S. A. gréfler als in den west-
lichen sein. Diese Auffassung wiirde allerdings véllig entgegengesetzt
dem sein, was man aus der groferen Hohe der westlichen Gebirge schlie-
Ben konnte.

In neuester Zeit hat TH. NIETHAMMER auf Grund des sehr dichten
Netzes der schweizerischen Schweremessung Berechnungen der Aus-
gleichstiefe angestellt, die zum Ergebnis von 119 km fiihrten?). Doch
erfolgte auch hier die Berechnung auf Grund einer verbesserten Hay-
ForDschen Methode.

Die Frage der Ausgleichstiefe bedarf noch weiterer Klarung durch
Anwendung moglichst verschiedener Methoden. Man darf wohl an-
nehmen, dafl das endgiiltige Ergebnis eine betriachtliche Variations-
breite der Tiefenlage ergeben wird.

Alle Berechnungen von HAYFORD , BARRELL u. a., auf die im folgenden
zuriickgegriffen wird, basieren auf Annahme des &alteren HavFORD-
schen Wertes von 114 km.

1) Supplement investigations in 1909 of the figure of the earth and isostasy
1910, S. 55—59.

2) NieTHAMMER, TH.: Verh. d. Schweiz. naturf. Ges. Schaffhausen 1921.
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Zur Entscheidung der Frage, ob regionale oder lokale Kompensation
herrscht, haben Havrorp und Bowig?), die Vertreter extrem lokaler
Kompensation, Berechnungen angestellt, indem sie folgende drei ver-
schiedene Annahmen machten:

1. eines Radius von 18,8 km,
2. ” 3 ’” 58 8 2
3~ 2 3 3 166 3

Wenn nun lokale Kompensation. zutrifft, so wird in einer Gebirgsregion
ein auBergewoshnlich hoher Berg durch leichtes Material gekennzeichnet
sein, und die Schwere ist an seinem Gipfel geringer als bei regionaler
Kompensation. Liegt dagegen die Station weit unterhalb der mitt-
leren Meereshiohe, so verlangt lokale Kompensation dichtere Materie
unterhalb der Station, und die Schwere ist gréBer als bei regionaler Kom-
pensation.

Daraus ergibt sich: In einem Gebirge werden Stationen iiber mitt-
lerem Niveau, wenn lokale Kompensation den Tatsachen entspricht,
regionale dagegen angenommen wird, grofe negative Anomalien auf-
weisen (auf Grund des isostatischen Reduktionsverfahrens von Hay-
FORD). Wenn dagegen regionale Kompensation der Wirklichkeit mehr
entspricht, wiirde die Hypothese der lokalen Kompensation ihre Un-
richtigkeit durch zu groBe Uberschwere zu erkennen geben. Bei Sta-
tionen unter dem mittleren Niveau verhielte es sich umgekehrt. Bo-
wik untersuchte, wieweit die Werte der U. S. A.-Gebirgsstationen diesen
Forderungen entsprechen, wobei er die genannten Annahmen macht:
Areale mit 18,8, mit 58,8 und mit 166,7 km Radius. Es zeigte sich, daB3
zwischen den beiden Fiallen 18,8 und 58,8 eine Entscheidung nicht
moglich ist?). Hayrorp und Bowrr gelangten zu dem Ergebnis, dafl
die weitere Forschung fiir nichtkompensierte Gebiete eine maximale
GroBe zwischen einer Quadratmeile (= 2,5 km?) und einem Quadrat-
,,degree nachweisen wird?). Fiir dieselbe Auffassung sprechen die
Ergebnisse der Berechnungen, die HAyForDp und Bowik zur Ermittlung
der mittleren Abweichung der U. 8. A. vom Zustand vélliger Kompen-
sation ausgefithrt haben?). Die Lotabweichungen ergaben fiir das Ge-
biet der U. S. A., daB3 die Durchschnittsabweichung einem Massenplus
resp. -minus von 250 FuB entspricht, die Schwerebestimmungswerte
ergaben éine Abweichung von 650 Ful. Beide Ergebnisse sind nicht
als genau anzusehen. Doch sind sie im Verhaltnis zur Dicke der Litho-
sphire minimal und wiirden, wenn sie zutreffen, einen Zustand fast
volliger Kompensation der Erdkruste ankiinden.

Wenn Hayrorp und BowiEk so zu dem Ergebnis gelangen, dafl der
Radius nichtkompensierter Gebiete wahrscheinlich kleiner als 18,8 km
ist (I ¢. 102), so ist dieses Ergebnis mit den geologischen Tatsachen

1) Effect of topography and isostatic compensation upon the intensity of
gravity. U. S. coast and geodetic survey, Spez. publ. 1912, Nr. 10, S. 98.

%) Ebenda S. 98—102.

3) The figure of the earth ete.-Governm. printings office. Bd. 10, S. 169, 1909

%) The etfect ete. U. S. coast and geodetic surv. Spec. pubhc Washmgton 1912,
Nr. 10, - .
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nicht im Einklang. J. BARRELL hat in seiner groBen Artikelserie:
,»The strength of the earth’s crust®, Journ. of geology Bd. 22, 1914 und
Bd. 23, 1915, eingehend gegen diese Auffassung extrem lokaler Kom-
pensation Stellung genommen. Er macht mit Recht geltend, daB die
Berechnungen auf einer viel zu geringen Zahl von Daten basieren, als
daB den Ergebnissen allgemeine Giiltigkeit zugeschrieben werden
konnte. Auch ist die Ausgleichstiefe Schwankungen unterworfen und
damit die GroBe der regional kompensierenden Gebiete; beide diirften
im Westen anders sein als in den iibrigen Teilen des Kontinentes.

BarreLL wendet zur Kontrolle, ob regionale oder lokale Kompen-
sation herrscht, folgende Methode an'): Zwei Gebirgsstationen liegen
benachbart, die eine weit oberhalb, die andere weit unterhalb der mitt-
leren Meereshohe. Die Unvollkommenheit der Kompensation mufl
sich an beiden Stationen in gleicher Weise zeigen. Wendet man nun die
Hypothese entweder der regionalen oder lokalen Kompensation (bei
der isostatischen Reduktion nach Hayrorp) auf die beiden Stationen
an, so werden beide in gleicher Weise durch die Voraussetzungen einer
falschen Hypothese betroffen. Das duBlert sich, da die Stationen zum
mittleren Niveau verschieden liegen, in verschiedenen Vorzeichen der
Anomalien.

Wird dann die Differenz der Anomalien fiir ein paar solcher Stationen
in Hinsicht auf die verschiedenen Hypothesen - verschiedenartiger
regionaler resp. lokaler Kompensation festgestellt, so zeigen die Dif-
ferenzen die Unzulanglichkeiten der Hypothese an, und zwdr ist der-
jenigen Annahme der Vorzug zu geben, bei deren Anwendung die Dif-
ferenz ein Minimum betragt

BARRELL stellte einige von Havrorp und Bowik gegebene Da,ten
zusammen, die zur Illustration dienen mogen:

Abstan(}von
Meeres- | der mittl. | Anomalie in Dynen bei Kompensation
Station héhe L%Sigﬁﬁggge innerhalb eines Radius von

100 Meilen
B | m | m 0,0 km | 188 km | 588 km | 166,7 km
1. Colorado bprmors 1841 L —420 !‘ —0,009 | —0,009 | —0,010 ‘—0,010‘
2. Denver . . . .| 1638 | —547 | —0,018 ' —0,016 | —0,009 | —0,001 -
3. Gunnison . . .| 2340 i —380 —0,018“‘ -+0,021 | 40,026 | 0,016
Mittel von 1—3 . . — 458 | —0,009 | —0,004 | '4+0,007 | +0,005
4. Pikes Peak . .| 4293 —|—2035 +0,019 . +0,011 | +0,006 | --0,002
Differ. 4—1 . . . . . . .. ... +0,028 \ 40,020 | +0,016 ‘ 40,012
Differ. 4 — (Mittel von 1 +2 4 3) . | +0,028 | 40,015 | —0,001 | —0,003

Fiir die drei Coloradostationen ist der absolute Wert der Anomalie
bei einer regionalen Kompensation von 166,7 km am geringsten. Und
die Differenz der Anomalien zwischen der Gipfelstation (4) und der am
FuBl (1) betragt bei regionaler Kompensation (166,7 km) weniger als
die Halfte wie bei lokaler. Uberhaupt nimmt ganz allgemein
mit zunehmendem Radius des Gebietes der Betrag der Dif-

1) Journ. of geol. Bd. 22, S. 160. 1914.
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ferenz ab. Auch die Beriicksichtigung der etwas entfernter liegenden
Stationen 2 und 3 bestitigt das im wesentlichen, so daf man fiir die
betreffenden Gebiete regionale Kompensation annehmen mufl. — Die
in obigem Beispiel vorgefithrte Methode kann in giinstigen Fallen
eine Entscheidung iiber die Art der Kompensation gestatten. Voraus-
setzung ist entsprechende Lage zweier Stationen. Dieser Gesichtspunkt
sollte bei kiinftiger Auswahl von Schwerestationen Beriicksichtigung
finden.

Auch die Verteilung der Anomalien bei kartographischer Dar-
stellung ist geeignet, einen Schlufl auf die GréBe der kompensierenden
Gebiete zuzulassen. Bei ausgesprochen lokaler Kompensation wiirde
das Bild der Verteilung der Schwerewerte iiber grole Gebiete wahr-
scheinlich ohne jeden besonderen Charakter sein. Man miilte einen
hsufigen Wechsel der Werte ohne jede Regel erwarten. Anders bei
regionaler Kompensation. Hier zeigen sich gleichsinnig orientierte
Werte iiber groBe Strecken, da groSe Gebiete ja einem gemeinsamen
EinfluB unterliegen. Das ist aber das Bild, welches wir iiberall antreffen:
Provinziell gleichgerichtete Ausbildung der Schwerewerte.

J. BARRELL hat in dieser Hinsicht die Verteilung der Werte der
Lotablenkung in den U. S. A. untersucht!). Er gelangt zu dem Er-
gebnis, dafl die Lotablenkungen gleichgerichtete Anomalien {iber Areale
aufweisen, die linear 290 km Erstreckung besitzen. Der mittlere Durch-
messer ist noch etwas grofler, so daf} diese Gebiete etwa denen regionaler
Kompensation mit einem Radius von 166,7 km gleichkommen, welcher
Wert auf Grund der Schweremessungen gewonnen wurde. Das gleiche
Resultat ergibt sich bei Betrachtung der Verteilung der Schwerewerte
der U. 8. A.

Diese gleichsinnig orientierten Areale konnten bei lokaler Kompen-
sation unméglich bestehen.

Es liegt nahe, an Beispielen besonders starker Belastung der Erd-
kruste mit Sediment die Tragfiahigkeit der Kruste zu priifen. BARRELL
hat in dieser Hinsicht die Deltabildungen von Niger und Nil
einer Priifung unterzogen?). Die Morphologie der Deltabildungen in
diesen beiden Fillen und die Topographie der nachsten Umgebung, wie
z. B. das Fehlen von Ubertiefungen des Ozeanbodens, sprechen dafiir,
daBl diese Sedimentmassen von der Erdkruste getragen werden. Die
zur Beurteilung der Tragfahigkeit notigen Daten sind die folgenden:

Nil - Delta.
1. Belastete Fliche = 106000 km2. Radius eines #quivalenten
Kreises = 175 km.
2. Mittlere Machtigkeit = 0,84 km. Aquivalenz in festem Gestein
= 0,46 km. Verhaltnis zu 114 km Krustendicke = 1 : 260.
3. Maximale Machtigkeit = 2,0—2,3 km.
4. Volumen = 89000 km3, in festem Gestein = 50 000 km?3.

1) Journ. of geol. Bd. 22, S. 163. 1914.
%) Ebenda S. 39ff.
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Niger - Delta.

1. Belastete Fliche = 195000 km?. Radius eines #quivalenten
Kreises = 250 km.

2. Mittlere Michtigkeit = 1,1 km. Aquivalenz in festem Gestein
= 0,6 km. Verhaltnis zu 114 km Krustendicke = 1 : 200.

3. Maximale Michtigkeit = 3,0 km. Aquivalenz in festem Gestein
= 1,65 km.

4. Volumen = 217 000 km3.

Wenn tatstchlich diese Lasten von der Erdkruste getragen werden,
so ware hier, wie BARRELL es annimmt, ein ausgezeichneter Beleg fiir die
regionale Kompensation gegeben. Aber so sehr ich persénlich zu der
BarrrrLschen Auffassung von der regionalen Kompensation neige,
muf3 doch betont werden, dafl diese beiden Fille der Deltabildungen
kein einwandfreies Kriterium zur Beurteilung des Problems bieten.
Denn die Griinde fiir ein Nichtsinken der Gebiete sind keineswegs iiber-
zeugend.

Die Starrheit der Kruste vorausgesetzt, wiirde letztere sich hier
fahig erweisen, etwa /5, des Krustengewichts (bei 114 km Dicke) zu
tragen!). Das aber als allgemeingiiltige Eigenschaft abzuleiten, ware
selbst bei der Richtigkeit der Voraussetzung unzulissig, da es bei diesen
Vorgingen nicht auf das Verhsltnis von Last zu Flicheneinheit, sondern
auf das von Last zu ZerreiBungsfliche ankommt *(vgl. Kap. VI: Theoret.
Erérterungen).

Bei derartigen Beurteilungen der Erdoberfliche besteht die Gefahr,
daf man die gegenwértigen Zustinde topographischer wie gravime-
trischer Art als stabil betrachtet und diese Zusténde als Grundlage der
Berechnungen wihlt. Wie wenig wissen wir aber iiber die topographische
und gravimetrische Stabilitét der Erdoberflache. In topographischer
Hinsicht zeigt jedes Revisions-Nivellement gerade das
Gegenteil, eine auffallende Labilitdt der Kruste, so z. B. fir
die Umrahmung der Ostsee, fiir Frankreich, England und manche
deutschen Gebiete. Diese Gebiete, die auch gravimetrisch nicht normal
sind, sind im Begriff, sich isostatisch neu einzustellen. Die Erdkruste
besitzt also hier nicht die groBe Starrheit, um die bestehenden Aniso-
stasien zu tragen, weswegen solche Gebiete nicht als Unterlage fiir die
Berechnung der Starrheit, sondern als solche fiir die Labilitat der Kruste
Verwendung finden diirfen.

Die Auffassung der extrem lokalen Kompensation findet sich so
nirgends, sei es durch die geologischen, sei es durch die gravimetrischen
Tatsachen bestitigt. Im Gegenteil sprechen die Tatsachen eher fiir eine
regionale Kompensation. Aber auch vor dessen extremer Anwendung
auf die isostatischen Vorginge ist zu warnen. Genauere geologische
Beobachtung und feinere Nivellements zeigen, daB die lineare Erstrek-
kung der selbstdndig kompensierenden Areale nicht immer Hunderte
von Kilometern betragen muB.

1) BARRELL: L. c. S. 46.
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R. Wirting wies an der Hand von Nivellements aus den Jahren
1898 —1912 nach?), daf3 die einzelnen Teile der Umrahmung der Ostsee
sich keineswegs gleich schnell bewegen, sondern daf3 einmal dieser, dann
jener Teil eine Beschleunigung erfahrt. Hierin duBlert sich eine grofere
Labilitst “der Kruste. Die gleiche Vorstellung gewinnt man aus der
gesamten differenzierten Bewegung in der Umrahmung und in der
AuBlenzone der Vereisungsgebiete- Fennoskandias tind Labradors. Und
in den Alpen erkannte A. PENcK Gleichartiges, indem er feststellte, daf3
die Schwingungen der Talgebiete von den einzelnen Nachbargebirgs-
gruppen nicht begleitet werden (Kap. VIII: Isostasie u. Inlandvereisung).

Im allgemeinen scheint eine Art Mittelzustand zu bestehen zwischen
einerseits starrer Verbindung aller Teile der Kruste und andererseits

einem lockeren Nebeneinander relativ leicht beweglicher Schollen oder
Prismen.

XIII. Isostasie und GroB8formen der Erde.

Die Anerkennung der Theorie der Isostasie fiir die Gegenwart hat
zur Konsequenz, ihre Richtigkeit auch fiir die geologische Vergangenheit
nicht zu leugnen. Wenn das KAt - LaPLAcEsche Gesetz der Ent-
wicklung des Erdkoérpers als giiltig angesehen wird, d. h. also, wenn
die Erdkruste sich allmihlich durch Abkiihlung verdickt hat, so muf}
die Auslésung isostatischer Vorgange, die Beseitigung aniso-
statischer Zustande durch Vertikalbewegung von Erdkrustenteilen in
frither geologischer Vergangenheit leichter vor sich gegangen
sein alsin der Gegenwart. Das war bedingt durch einen geringeren
Betrag der Ausgleichstiefe und durch eine groflere Viscositat der sub-
krustalen Materie. Jede vor allem "orogenetisch oder vulkanologisch
bedingte Storung, die sich in Massenanhdufungen an der Oberflache,
also in Gebirgen usw., duflerte, konnte sich an Hohe nie zu den Aus-
mafBen entwickeln, die in jiingerer geologischer Zeit erreicht wurden.
Die diinnere Kruste konnte nur kleinere Abweichungen vom isostatischen
Gleichgewicht tragen als heute; und die fiir die jiingeren grofen Gebirge
notwendigen Tiefenwiilste wéren frither infolge der Abschmelzung un-
méglich gewesen. Es ist eine theoretische Forderung, dal die Hohen
der fritheren Gebirge im Mittel geringer waren als die jiingerer Zeit.

Soweit wir uns heute nach den Resten alter Gebirge ein Urteil iiber
ihre ehemalige Hohe bilden kénnen, scheinen diese Forderungen be-
statigt. Caledonisches Gebirge sowohl wie armorikanisch-varistisches
zeigen trotz Abtragung noch heute Merkmale tektonischer Vorgénge,
die dafiir sprechen, daB die heute die Oberfliche bildenden.Teile auch
bei der Entstehung des Gebirges nicht allzu oberflichenfern gelegen
haben. Auch das Vorhandensein der ,,zone of fracture” muf} in diesem
Sinne gedeutet werden. Zur gleichen Erkenntnis gelangt man auch auf
Grund von Uberlegungen iiber vorhanden gewesene und noch vorhan-
dene Formationsglieder, z. B. im Bereich des varistischen Gebirges.

1y Wirting, R.: Fennia 5, Helsingfors 1918.
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An Breite dagegen haben anscheinend die fritheren Gebirge den
jiingeren nicht nachgestanden, diese wohl vielmehr darin {ibertroffen.
Das wiirde der groBeren Faltbarkeit der diinneren Erdkruste und ihrer
geringeren Differenzierung in starre und falthare Komplexe entsprechen.
Doch ihre Hohen waren kaum alpin, geschweige denn himalayesk.
Die Hé6he der Gebirge ist in erster Linie eine Funktion der Krustendicke
(Ausgleichstiefe), erst in zweiter Linie eine solche der wirksamen oro-
genetischen Kraft.

Die in fritherer geologischer Vergangenheit bestehenden abweichen:
den Verhiltnisse bedingten auch, daB die GréBe der selbstindig kom-
pensierenden Erdkrustenteile eine geringere war als in der Gegenwart.
Infolge geringerer Krustendicke war die Erdoberfliche befahigt, nur
entsprechend Kkleinere Lasten resp. Entlastungen zu erleiden, ohne
durch ssostatische Kompensation zu reagieren. Es herrschte also mehr
als heute lokale Kompensation. Wenn die Zeiten sehr diinner, mit
grofier Empfindlichkeit reagierender Kruste vor allem als vorkambrisch
angesehen werden miissen und sich in nachkambrischen Zeiten die
Verhaltnisse schon stark denen der Gegenwart nahern, so kann man aus
den sedimentéren Zustanden des Palaeozoicums doch anscheinend noeh
Anzeichen fiir eine relativ diinnere Erdkrustendicke ablesen.

So ist die gewaltige, viele tausend Meter betragende Anhiufung,
die in den obercarbon-rotliegenden Innensenken des varistischen Ge-
birgskorpers in Form von Flachwasser- oder Trockensedimenten sich
bildete), nur isostatisch zu verstehen. Die Bewegung zwar lang-
gestreckter, oft aber nur 20 km breiter Erdkrustenstreifen bei einer
Krustendicke von 120 km -erscheint &uBerst unwahrscheinlich, und die
Tatsache der Bewegung spricht dafiir, dal die Krustendicke seinerzeit
eine geringere gewesen ist. Giinstige Falle aus frither geologischetr. Ver-
gangenheit {iberlieferter Ent- oder Belastung kionnen einmal gestatten,
die Ausgleichstiefe fiir die entsprechende Zeit rechnerisch zu erfassen.

Hinsichtlich der Entstehung der GroBformen der Erde scheint
die Theorie der Isostasie mit géwissen bestehenden Anschauungen nicht
im FEinklang. So zeigt sich ein zun#chst unverséhnlich scheinender
Gegensatz zu der von EpUARD SUESS ausgesprochenen Hypothese vom
Zusammenbruch der Kontinente. Die in den vorhergehenden Kapiteln
entwickelten Vorstellungen lassen es als ausgeschlossen erscheinen, daf
ein Kontinent zusammenbrechend untér dem Ozean versinkt und an
seine Stelle ozeanischer Tiefseeboden tritt. Es sei denn, daB man fiir
grofle Erdkrustenteile starke DichtevergréBerungen innerhalb der Kruste
annimmt. TLokal sind derartige Vorginge ohne weiteres verstandlich,
wie z. B. infolge von Massenintrusionen extrem basischer Gesteine,
die belastend wirken und den betreffenden Erdkrustenteil in dié Tiefe
zerren. Aber derartige Vorginge fiir Erdkrustenteile von der Gréfen-
ordnung von Kontinenten anzunehmen besteht, wenigstens auf Grund
der geologischeh Beobachtung, keine Berechtigung.: Doch sind
die Unterschiede nur quantitativer Natur: Theoretisch miissen

1)-Vgl. Borx, A.: Uber jungpaliozoische kontinentale Geosynklina,len Mittel-
europas. Abh. d. Senckenberg. Ges. Bd. 37. 1921.
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solche Vorginge auch in gréBerem Ausmal zugegeben werden. Es
scheint, als ob hier ein Weg gegeben sei, der die Hypothese vom Zu-
sammenbruch der Kontinente mit dem Prinzip der Isostasie auszu-
sohnen erméglicht. Auch darf man Masseninjektionen wohl nicht als
den einzigen Weg der Dichtevermehrung ansehen und muf3 zugeben,
daB auch noch andere, bisher unbekannte Faktoren wirksam sein
kénnen. Unsere Kenntnis der Vorginge groflerer Tiefen ist in der Hin-
sicht noch sehr unvollkommen. Mit den hier erérterten Fragen beriihrt
sich die nach der Permanenz der Kontinente und Ozeane, doch soll an
dieser Stelle nicht weiter darauf eingegangen werden.

Das erwihnte Auftreten von Dichteverinderungen unbekannten
Ursprungs wiirde die Zahl der anisostatisch wirkenden Faktoren um
einen vermehren und wire in der Lage, Bewegungen der Erdkruste
zu erklaren, fiir die rein isostatisch keine Deutung moglich ist. Zwei
Fille mochte ich in dieser Hinsicht anfiihren:

1. Der Block des Coloradoplateaus wurde im Tertisr heraus-
gehoben, nachdem das Gebiet von Beginn des Palaeozoicums bis Ende
des Mesozoicums im Bereich des Meeresspiegels gelegen hatte. Was man
isostatisch hatte erwarten konnen, wire eine Auffiillung des Meeres-
raumes gewesen mit anschlieBender Ruhelage. Statt dessen erfolgte
eine Heraushebung iiber den Meeresspiegel um Tausende von Metern.
Es wire denkbar, daf der Block bei der groBlen westamerikanischen
Orogenese trotz seiner Grofle passiv mit seiner gefalteten Umgebung
herausgehoben worden sei. Die Folge eines solchen Vorganges miifite
gravimetrisch ein UberschuB an Schwere sein. Statt dessen weist das
Gebiet so gut wie véllige Kompensation auf!). Dieser Tatsachenbestand
ist isostatisch unerklirlich, wenn man nicht Dichteverinderungen in
der Tiefe in Anspruch nehmen will.

Der Fall ist von allgemeiner Bedeutung. Es handelt sich hier um
die Deutung groBer Tafellinder weit iiber Meeresniveau, die iso-
statische Kompensation aufweisen. Der Fall des Coloradoplateaus 148t
sich durch Annahme einer Dichteverminderung in der Kruste unter-
halb des Plateaus in der Zeit der Hebung verstehen?). Die Masse bleibt
die gleiche, der Kompensationszustand bleibt gewahrt.

Auch die Unterstrémung relativ leichten Materials unter das Plateau
wire denkbar, Material, das von den Tiefenwiilsten der benachbarten
Gebirge abgeschmolzen, sich hier anreichernd auf die Scholle des Co-
loradoplateaus hebend wirkte. Eine gravimetrische Einwirkung dieser
Massen wiirde wegen der groBen Tiefenlage gering sein.

2. Der andere anzufiihrende Fall betrifft das Ferghana - Bek-
ken3). Eine Depression, die orogenetisch wahrscheinlich schon Ende
des Palaeozoicums angelegt worden ist. In dieser Senke findet seit Unter-
kreide bis heute ununterbrochen Sedimentation statt. Vom Senon bis

1) Bowik: Americ. journ. of science 1921, 4. Ser., S. 19.

2) BARRELL, J.: Strength. usw. 1. Journ. of geol. Bd. 22, S. 35. 1914.

3) Ich verdanke die folgenden Angaben mehrfachen liebenswiirdigen Mit-
teilungen des besten Kenners turkestanischer Gebiete, Herrn Prof. MUSCHKETOW,
St. Petersburg, wofiir auch an dieser Stelle nochmals herzlich gedankt sei.
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zum Oligocén ist die Sedimentation marin, im iibrigen terrester. Seit
Ende des Oligocins bis zur Gegenwart sind Bodenbewegungen fest-
zustellen, doch fehlt jeder Vulkanismus. Die jungen Bewegungen sind
1. Flexuren an den Réndern, die eine Senkung des Beckeninneren be-
zeugen; 2. die Aufwolbung einer Antiklinale in der Mitte, die noch jetzt sich
im Wachsen befindet. Das Becken ist reich an seismischen Erscheinungen.
Sie scheinen besonders gekniipft an das Wachsen der Antiklinale.

Gravimetrisch ist das Gebiet durch besonders hohe negative Werte
an Totalschwere gekennzeichnet:

Station ‘l Br. L ‘ H. { dg

i ° ° | m cm
Chodient . . . . . . . “ 40,17 | 69,34 320 | —0140
Neu-Margelan . . . . . | 40,4 71,8 581 | —0,158
Kokan . . . . . . .. | 40,5 71,0 . 437 —0,162
Osch u. Andidjan . . .| 40,6 L 12,6 776 ’ —0,145
Tschunt u. Namagan | 41,0 | 71,4 540 —0,158

Auch das Massendefizit der Tiefe benachbarter Gebirge vermag diese
negative Totalstérung nicht annshernd zu erkliren.

Hier vollzieht sich eine Bewegung entgegen allem, was man auf
Grund der gravimetrischen Tatsachen erwarten sollte. Eine starre
Verbindung der Senke mit den Randgebieten wiirde bedeuten, daB
eine Art Randsenkentyp, eine passiv versenkte Scholle vorlige. Aber
hier bewegt sich die Scholle allein abwirts ohne den umrahmenden
Gebirgskérper. DaB das Gebiet sich seit lingerer geologischer Zeit in
sinkender Bewegung befindet, ist auBer Zweifel.

Aber diese Senkung ist nicht die Folge einer Uberlastung, sei es
durch Sediment, sei es durch Intrusiva, wie das groBe Defizit beweist.
Dieses Defizit konnte durch Dichteverminderungen in der Kruste ver-
ursacht sein, dem widersprechen aber die Senkungen. Dichtevermeh-
rung in der Tiefe, welche die Senkung verstéindlich machen wiirde, wére
wiederum mit dem Defizit an Totalschwere unvereinbar.

Der Fall ist komplizierter als der des Coloradoplateaus und allein
an Hand unserer bisherigen Kenntnis von den Vorgingen der Tiefe
nicht verstandlich.

Die Heranziehung von Dichteverinderungen, sei es krustaler, sei
es subkrustaler Art und Position, bedeutet stets den Griff zum deus
ex machina. Aber die genauere Betrachtung der Bewegungsvorginge
der Erdkruste zeigt, daB derartige Verinderungen nicht von der Hand
zu weisen sind. Die Bildung und Fortdauer vieler groBer Sedimen-
tationsrdume, wie anscheinend des der deutschen Trias, kann kaum
anders verstanden werden. GroBe Intrusivinjektionen in die Kruste zerren
diese in die Tiefe, oder relativ schwere Massen unterstrémen das Gebiet.

Wir stehen in dieser Hinsicht noch véllig am Anfang der Erkenntnis.
Es scheint, als ob die Schweremessung, sei es durch Beobachtungen des
Pendels, sei es durch die der Lotablenkung, ein Mittel liefern konnte,
die Erkenntnis dieser Tiefenvorginge der Erdkruste wesentlich zu
fordern.



Nachtrag.

Es findet hier einige mir erst verspéitet bekannt gewordene oder erst
jetzt erschienene Literatur Erwdhnung. Ich zéhle die Literatur auf hinsicht-
lich ihrer Bedeutung fiir die einzelnen von mir behandelten Probleme.

Zu Kapitel IV, S. 37:

KrENgEL, E.: Die Schwerestérungen am Graben des Roten Meeres. Zen-
tralbl. f. Min. usw. 1923. .

Zu Kapitel VIII, 8. 105:

CorLeEMAN, A. P.: Extent and thickness of the Labrador ice-sheet. Bull.
geol. soc. of Amer. vol. 31, S. 319—328. 1920.

Zu Kapitel VIII, S. 110:

Dary, R. A.: Oscillations of level in the belts pecipheral to the pleistocene
icecaps. Bull. geol. soc. of Amer. vol. 31, S. 303—318. 1920.

Zu Kapitel IX, S. 134:

SuaeparDp, F. P.: Isostasy as a result of earth shrinkage. Journ. of geol.
vol. 31, S. 209—216. 1923.

Zu Kapitel IX, S. 135:

Bowie, W.: Some geologic conclusions from geodetic data. Proceed. nat.
acad. of soc. vo. 7, S. 23—28. 1921.

Bowig, W.: The earth’s crust and isostasy. The geographical review. vol. 12,
S. 613—627. 1922.

Bowir, W.: The relation of isostasy to subsidence and uplift. Amer. journ.
of sc. vol. 2, 5. ser. 1921.

Zu Kapitel XIII, S. 156:

Bamey-Wiris: Discoidal structures of the lithosphere. Bull. geol. sac.
of Amer. vol. 31, S. 247—302. 1920.
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