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Strukturgeologie und Tektonik im Bereich AlpTransit
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ZUSAMMENFASSUNG: Das Aarmassiv ist eine Antiform mit mehr als 15km Amplitude
von der nur gerade die obersten drei km der direkten Beobachtung zuganglich sind. Ent-
prechend gehen auch heute die Interpretationen dieser Struktur noch weit auseinander.
Klassisch wurden die Massive als autochthon betrachtet. Abwicklungen von der Alpenfront
her zeigen, dass die Massive um mindestens 25 bis 50km nach NW Uberschoben sein
miissen. Eine Rampe in einer postulierten basalen Uberschiebung fiihrte zur Aufwélbung
der Massiv-Antiform. Dieseiist jiinger als die helvetischen Uberschiebungen und Faltungen,
aber auch jinger als die alpine Schieferung im Innern der Massive. Die wichtigsten geo-
metrischen Argumente und Spaltspurdatierungen welche zu dieser Schlussfolgerung fihren
werden diskutiert. Die Aarmassiv-Antiform wurde in den letzten 15 Millionen Jahren als
Stapel von Oberkrusten-Schuppen angelegt und ist vielleicht auch heute noch aktiv.

ABSTRACT: The Aar massif is an antiform with more than 15km amplitude. Only the top
three km of this structure are accessible for direct observations and accordingly, tectonic
interpretations still vary widely. Classically, the external crystalline massifs were regarded as
authochtonous. Balanced cross sections at the NW alpine front show that the massifs are
clearly allochthonous, thrust toward the NW by 25 to 50 km. A postulated ramp in this basal
thrust lead to the updoming of the massif-antiform. This structure is younger than folding
and thrusting within the Helvetic nappes, but also younger than alpine schistosities seen
within the massifs. The most important geometric arguments and fissiontrack dating results
leading to this conclusion are discussed. The Aarmassif-Antiform was essentially formed
during the last 15 Ma as an stack of upper crustal flakes, a process which might be ongoing
today.

RESUME: Le massif de I'Aar est un antiforme crustal avec plus de 15km d'amplitude. Seul
les trois km supérieurs de cette structure sont accessible al'observation directe et les inter-
prétations varient encore largement. Classiquement, les massifs cristallins externes sont con-
sidérés comme autochthones. L'équilibration des coupes au front NW des Alpes montrent
cependant que les massifs sont clairement allochthones, chevauchants de 25 a 50 km versle
NW. La présence d'une rampe est postul ée dans ce chevauchement basal afin d'expliquer le
bombement de I'antiforme des massifs. Ce bombement est plus jeune que le plissement et les
charriages dans les nappes helvétiques, mais également plus jeune que la formation des
schistosités alpines a l'intérieur des massifs. Les arguments géométriques et les datations par
traces de fission les plus importants qui conduisent a ces conclusions sont discutés. L 'anti-
forme du massif de l'Aar a été forme par empilement d'écailles crustales durant les derniéres
15 millions d'années, un processus qui pourrait encore étre actif de nos jours.



1 EINFUHRUNG

Beide AlpTransit Tunnel durchqueren die externen Kristallin-Massive welche auf tek-
tonischen Karten der Alpen als riesige Fenster ins Auge springen. Umramt von helvetischen
und penninischen Decken sind im Innern dieser Fenster Sockel einheiten aufgeschlossen, die
ohne weiteres mit dem européischen Vorland (Schwarzwald, Vogesen) korrelierbar sind und
deshalb auch generell als "autochthon" bezeichnet wurden. Diese Auffassung ist insbeson-
dere im Vergleich mit den dartberliegenden, eindeutig allochthonen, helvetischen und pen-
ninischen Decken verstandlich. Die Abwicklung aller an alpinen Deformationen beteiligten
Sedimentdecken erlaubt eine Rekonstruktion des mesozoischen, passiven Sidrandes des eu-
ropéi schen Kontinentes. Wahrend viele solche Abwicklungen mit grosser Akribie fur das
Helvetikum gemacht wurden, gibt es immer noch nur sehr wenige quantitativen Analysen
fur die weiter nordlich anschliessende subal pine Molasse. Solche Abwicklungen verlangen
aber auch fir die Massive selbst eine betrachtliche Allochthonie bezlglich dem eu-
ropdischen Vorland.

In diesem Aufsatz sind die wichtigsten Argumente zusammengefasst, welche in der
Diskussion um die Autochthonie und die alpine Bildungsgeschichte der Massive berlicksi-
chtigt werden mussen. Aus der Vielzahl von Publikationen zum Themawird als Einstieg auf
vier Standardwerke verwiesen : 1) Sehr schone, immer noch gultige Profilserien durch den
Alpen-Nordrand findet man in Albert Heim's (1921) "Geologie der Schweiz". Insbesondere
die stark alpin Uberpréagte Geometrie des Sockel/Sediment Kontaktes am Nordrand des
Aarmassivs ist seither nirgends mehr so umfassend kompiliert und eindricklich dargestellt
worden (op.cit. Tafel 37). 2) Eine sehr Ubersichtliche Zusammenstellung der Helvetischen
Decken findet man bei Arbenz (1934). 3) Trimpy (1980) gibt eine moderne synthetische
Sicht der Alpen in "The Geology of Switzerland". 4) Reflexionsseismische Daten zur
Tiefenstruktur der Alpen sowie verschiedene Interpretationen derselben sind eben veroffen-
tlicht worden (Pfiffner et al. 1997). Dieses Werk enthalt ein umfassendes Literaturverzeich-
nis zur Geologie der schweizer Alpen.

2 ABWICKLUNGEN, BILANZIERTE PROFILE DES ALPENRANDES

Helvetische Decken

Palinspastische Rekonstruktionen liegen vor allem fir die helvetischen Decken in grossem
Detail vor (Ferrazzini & Schuler 1979, Trimpy 1980, Funk & Loup 1992). Diese Rekon-
struktionen sind nicht nur fir NW-SE Querprofile sondern speziell auch fir stratigraphische
Korrelationen in Streichrichtung hergestellt worden. Bilanzierte Profile im eigentlichen
Sinne gibt es bisher nur fur einzelne Decken (Huggenberger 1985, Rowan 1993). Fir das
Verstandnis der grosstektonischen Zusammenhange und der Kristallinmassive sind die gen-
auen Bilanzierungen des Helvetikums aber nicht sehr bedeutend, da die gesamten
helvetischen Decken sicher stidostlich des Aarmassiv beheimatet werden mussen. Das letz-
tere besitzt seine eigene, "autochthone" Sedimentbedeckung. Fir diesbeziigliche Diskus-
sionen und immer noch offenen Probleme der Korrelation von Decken und deren Ab-
lagerungsraum wird auf Trimpy (1999 dieser Band) verwiesen.

Subalpine Ketten - Externe Kristallinmassive

Viel wichtiger fur die tektonische Interpretation der Kristallinmassive sind die strukturellen
Verhdltnisse in der subalpinen Molasse und im Faltenjura (Laubscher 1992, Burkhard 1990,
Philippe et al. 1996). Im Gegensatz zum Helvetikum entzieht sich die Uberschiebungsgeo-
metrie hier aber der direkten Beobachtung. Volumen-Betrachtungen der einzelnen tek-
tonischen Einheiten erlauben es trotzdem, Gesamtprofile durch den Alpen-Nordrand abzu-
wickeln und auszubilanzieren (Boyer & Elliott 1982, Butler 1990, Burkhard & Sommaruga



1998). Die meisten dieser Profile betreffen die westlichen schweizer Alpen, mit Berlicksi-
chtigung des vorgelagerten Jurafaltengurtels. FlUr das zentrale und 6stliche Aarmassiv hat
Burkhard (1990) zwei bilanzierte Profile vorgeschlagen welche die subal pine Molasse ein-
beziehen. Allein die Bilanzierung der Dreiecksstruktur am Stdrand der Plateau-M olasse der
Ost- und Zentralschwei z verlangt mindestens 5km horizontale Verkirzung (Bachmann et al.
1982); zusammen mit den stidlich anschliessenden subal pinen M olasseschuppen ergeben
sich grosse horizontale Einengungen von mehr als 25 km; vergleiche auch Schlunegger et
al. (1997). Die entsprechende Verkiirzung im Sockel muss in Uberschiebungen im oder
unter dem ndérdlichen Aarmassiv kompensiert werden (Fig. 1).
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Figur 1. Abgewickeltes und heutiges Profil durch die NW Alpenfront im Gotthardquerschnitt. Man
beachte die abgewickelte Stellung der subalpinen Molasse sowie die Amplitude der Massiv-Antiform.

Hans Laubscher, der eigentliche Pionier in Massenbilanz-Berechnungen der Alpen (Laub-
scher 1988), hat schon sehr frih die ausserordentliche Stellung der externen Kristallinmas-
sive erkannt. Die basal e Jura-Uberschiebung wurde von ihm aber lange hinter dem Gast-
ernmassiv, im Jungfraukeil verwurzelt (z.B. Laubscher 1973). Die Jura-Uberschiebung war
somit entweder durch gravitéres Abgleiten vom Aarmassiv kompensiert (Laubscher 1965)
oder aber die Aarmassivaufwoélbung war juinger als die Jurafaltung. Im zweiten Fal war
seitlich sogar eine Korrelation der Jura- mit der Glarner-Uberschiebung denkbar. Erst in
jungeren Publikationen verwirft auch Laubscher (1992) diese Ansétze zugunsten einer ba-
salen Uberschiebung unter den Externmassiven. Eine solche ist bereits in Profilen von
Argand (1924) angedeutet. Dennoch dominieren in den meisten Zeichnungen "autoch-
thone" Interpretationen (Heim 1921, Trimpy 1980), eine Sicht die auch heute noch weit
verbreitet ist (Schmid et al. 1997). Daneben sind seit den spéaten siebziger Jahren aber auch
vermehrt allochthone Interpretationen zu finden. Ein Vergleich verschiedener Profile im
NFP20 Atlas (Pfiffner et al. 1997) zeigt jedoch, dass wir auch heute noch weit von einem
generell akzeptierten Konsensus entfernt sind.

3 DEFORMATIONSPHASEN IM HELVETIKUM

Gekopfte Falten, verfaltete Uberschiebungen und mehreren Generationen von Schieferun-
gen erlauben es, selbst in den intern nur schwach deformierten Sedimentgesteinen der
helvetischen Decken, mehrere Deformationsphasen zu unterscheiden (Milnes & Pfiffner
1980, Burkhard 1988b). Lokal konnnten auf diese Weise bis zu funf Deformationsereig-



nisse ausgeschieden werden. Trotzdem bleibt es schwierig, einzelne dieser "Phasen" von Ost
und West miteinander gleichzustellen. Korrelationen sind dadurch erschwert, dass die
wichtige Grossstruktur der Glarner Uberschiebung nur im ostlichen Helvetikum vorhanden
ist und westlich des Reusstales ausklingt. Die Deformationsphasen von Milnes & Pfiffner
(1980), sind aber ganz wesentlich an der Glarner Uberschiebung "aufgehangt”. Falten im
Liegenden der Uberschiebung (dem sogenannten Infrahelvetikum oder Parautochthon)
werden der Calanda-Phase zugeordnet. In der darauffolgenden "Ruchi-Phase" werden ein-
zelne dieser Falten ganz klar von der Glarner Uberschiebung abgeschnitten (Oberholzer
1933, Pfiffner 1985, Lihou 1996). Es handelt sich um eine "out of sequence" oder rick-
schreitende ("backstepping") Uberschiebungs-Sequenz. Solche Beobachtungen fehlen am
Westrand des Aarmassivs, wo alle Uberschiebungen scheinbar "in sequence” oder vorwartss-
chreitend nach NW angeordnet sind (Burkhard 1988b).

Eine Korrelation von Ost nach West kann mittles der Falten am Aarmassiv-Nordrand ver-
sucht werden. Auf seiner ganzen Erstreckung sind km-grosse liegende oder nach NW ein-
tauchende Kristallin-"Lappen" und -Falten zu beobachten. Die beriihmtesten Beispiele sind
die Windgdlle, die Jungfrau sowie die Doldenhorndecke mit ihrem Kristallinkern am westli-
chen Aarmassivrand. Diese der Kiental-Phase zugeordnete Deformation im Westen lasst sich
deshalb mit der Calanda-Phase des Infrahel vetikums im Osten gleichsetzen (Fig. 2).
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Figur 2. Versuch einer Korrelation von Deformationsphasen am NW Alpenrand.

4 DIE GROSS-ANTIFORM DER EXTERNMASSIVE

>15km Faltenamplitude

Die Moho fallt von Nordwesten her regelmassig unter den Alpenkdrper ein und ist in
keiner Weise durch die Form der externen Kristallinmassive beeintréachtigt (Kissling 1993).
Die Subsidenzgeschichte der Mesozoischen und Neogenen Sedimente des Vorlandes, des
Autochthons und der Helvetischen Decken zeigen deutlich, dass die europdische Kruste im
gesamtem nordal pinen Ablagerungsbereich vor der Kollision im Oligozan durchaus eine
normale M&chtigkeit von ca. 30 £2 km haben musste; davon etwa 2km Sedimente (Funk &
Loup 1992, Wildi & Huggenberger 1993). Konstruiert man in einem heutigen Alpenprofil
die vormalige Oberkante der europdischen kristallinen Kruste durch Abtragen von 28km
oberhalb der Moho, so wird deutlich, wie weit die externen Kristallinmassive insgesamt tiber
die normale, "regionale" Hohe herausgehoben wurden. Selbst am Ostende des Aarmassivs,
im Vattiser Fenster, ist die Amplitude dieser Gross-Antiform immer noch betr&chtliche
14km. Die Querschnittflache von 400 bis 600 km* (Fig. 1) dieser Antiform erlaubt Ab-
schétzungen der nétigen horizontalen Einengung. Im Minimalfall, mit Abscherhorizont an
der Moho erh@lt man lediglich 15 km, im Maximalfall jedoch, unter der Annahme einer
Abscherung von wenig méachtigen Kristallin-Decken oder "Flakes" (Oxburgh 1972) in der



Oberkruste, ergeben sich schnell Betrage von 30 bis 50km, aber auch 80km (fur Schuppen
mit etwa 5km Méchtigkeit) sind durchaus denkbar.

Relatives Alter der Massive in Bezug auf Deformationen im Helvetikum

Profile an der Nord- und Nordwestabdachung der gesamten West- und Zentral-Alpen zei-
gen ausnahmsl os eine sehr charakteristische Verfaltung mit Amplituden im 10km M assstab
wie siein Figur 3 dargestellt ist. Am Alpenrand fallen Uberschiebungen, Schichtungen und
Achsenebenen der "chaines subalpines’, der subalpinen Molasse, des Helvetikums und des
Penninikums grosstenteils nach S-SE ein. Wenige km weiter sidostlich andert sich dieses
generelle Einfallen und ist dann vor den Massiven systematisch mehr oder weniger steil
nach N-NW orientiert. Von dieser grossraumigen Verkrimmung werden alle Internstruktu-
ren der Penninischen Klippen, des Helvetikums, aber auch die metamorphe Zonierung er-
fasst.

Besonders auffallend sind die tauchenden Falten der Doldenhorndecke und das NW-
Einfallen der Schieferungen, Uberschiebungen und Achsenebenen am Aarmassiv-Nordrand
zwischen Kien- und Haslital. Glinzler-Seiffert (1941) hat diese spéte Verfaltung als Grin-
delwal d-Phase ausgeschieden. Ein Horizontal schnitt am Westende des Aarmassivs (Fig. 4)
zeigt die geometrischen Beziehungen zwischen Kiental- und Grindelwal d-Phasen sehr deut-
lich. Im Vergleich mit klassischen Mustern von gefalteten Falten nach Ramsay (1967) han-
delt es sich um Interferenzmuster des Typ 3. Die Falten der Kiental-Phase mit suhorizon-
talen Achsenebenen werden von der Grindelwald-Phase mit subvertikaler Achsenebene
grossraumig verfaltet. Dieselbe Geometrie ist dem ganzen Aarmassiv gemeinsam und kann
auch weiter im Osten beobachtet werden: die Windgéllenfalte ist nach NW Uberkippt,
wahrend bereits auf der Stidseite des Maderanertal es Stidfallen vorherrscht.
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Figur 3. Tektonische Skizze des Aarmassivs mit Spuren der spét angel egten Gross-Falten.

Fir die Phasen-Korrelationen von West nach Ost ist die Beobachtung wichtig, dass auch die
Glarner-Uberschiebung von dieser Verfaltung des Aarmassivs erfasst wird. Das Siidfallen
am Sudrand der Massive ist nichts anderes als der Suidschenkel dieser Antiform.

Dieser Grossstuktur, insbesondere der Alpenrandsynklinale, wurde bis heute erstaunlich
wenig Beachtung geschenkt. Unter anderem liegt das sicher am Fehlen einer Achsenebenen-
schieferung welche der Grindelwald-Phase zugeordnet werden konnte. Dies hat auch
Strukturgeol ogen dazu gefiihrt diese Grossstruktur lediglich als grossraumige spéte Verkip-
pung anzusehen (Pfiffner 1986, fig.4).



Die alpinen Schieferungen und Scherzonen im Innern des Aar- und Gotthardmassivs
wurden von Choukroune & Gapais (1983) und Marquer (1990) analysiert. Im Gegensatz zu
Steck (1984), sehen diese Autoren keine Notwendigkeit fir eine Unterteilung der alpinen
Deformationen in mehrere Phasen. Die steile Stellung der Intern-Strukturen der Massive
wird aber nicht nur von diesen Autoren flr die Bildung der Gross-Antiformen in einem
Modell reiner Scherung im Krustenmassstab verantwortlich gemacht. Dabei wurden allerd-
ings die strukturellen Verhéltnisse am Massivrand (Calanda- und Kiental-Phase) ausser Acht
gelassen. Sowohl Profile als auch Horizontal schnitte (Burkhard 1988a, Steck et al. 1989)
zeigen eindeutig, dass die Interndeformationen des zentralen Aarmassivs mit den nach NW
eintauchenden Achsenebenen der Grossfalten am Nordrand des Massivs korreliert (Fig. 4).
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Figur 4. Horizontal schnitt auf 2500m am westlichen Aarmassiv mit drei Deformétionsphasen.

Die logische Schlussfolgerung ist, dass die steilgestellte alpine Schieferung im Aarmassiv der
Calanda-Kiental-Phase zugeordnet werden muss. Diese wird aber anschliessend von der
Grindelwal d-Phase grossraumig verfaltet. Das Fehlen einer Achsenebenenschieferung dieser
Phase kann dadurch erkléart werden, dass diese Faltung durch Schichtgleiten entlang beste-
hender Anisotropien (Schichtung in Sedimenten, Schieferung im Massiv) stattfand und de-
shalb schwierig auszumachen ist. Ahnliche strukturelle Verhaltnisse existieren am Sudrand
der Alpen, wo das allgemeine Umbiegen der Gneis-Schieferung ndrdlich der Insubrischen
Linie, trotz Fehlen einer zugehorigen Achsenebenenschieferung ohne weiteres als spéte
"Ruick"-Faltungsphase (Insubrisch) anerkannt wird (Steck 1984, Schmid et al. 1987). Die
wichtigste Schlussfolgerung ist, dass sowohl das steile Nordwestfallen am Nordrand als auch
das steile Siudfallen im Innern und am Sitidrand der Massive erst nach der Hauptinternde-
formation dieser Massive zustande kam!

Modellvorstellungen

Ein Vergleich der externen Kristallinmassive mit gangigen Faltungsmodellen in Sediment-
gesteinen (Suppe 1983, Suppe & Medwedeff 1990) drangt sich auf. Diese rein geo-
metrischen Modelle lassen lediglich Schichtgleiten aber keine Langendnderungen der
Schichten selbst zu. Die extreme Einfachheit dieser Annahmen fiihrt zu drei Endgliedern
von Falten-Modellen (Fig. 5). Eine autochthone Bildung der externen Kristallinmassive |asst
sich mit dem Modell eines "fault-propagation fold" oder eines "detachment fold" ver-
geichen. In beiden Fallen wird die gesamte horizontale Verkirzung in der Falte selbst kon-
sumiert. Abscherung findet lediglich in der Tiefe statt, dringt aber nicht bis an die Ober-
flache durch. Auf der anderen Seite stehen die "fault-bend-folds" die von der Annahme
ausgehen, dass eine durchgehende Uberschiebung von Anfang an existierte und Faltung



dadurch entsteht, dass Material Uber eine Rampe gestossen wird. In diesem Modell wird nur
ein kleiner Tell der horizontalen Verkirzung durch Faltung konsumiert und auch am
oberen Ende der Rampe existiert noch eine Uberschiebung. Mehrere aufeinandergestapelte
Fault-Bend-Folds ergeben eine "Duplex-Struktur" (McClay 1992).
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Figur 5. Drei verschiedene Modelle zur zur Entstehung des Aarmassivs. Der weisse Markerhorizont ist fik-
tiv und dient lediglich der Veranschaulichung der geometrischen Konsequenz der Modelle.

Die strukturellen Verhdltnisse in den externen Kristallinmassiven, zum Beispiel die einiger-
massen regelmassige Unterbrechung durch eingeschuppte Sedimente, und der berihmte
"Facherbau" lassen sich am besten mit einem Antiform-Stapel-Modell erkléren. Dieses
erkart die steile Stellung im Innern und am Sidrand der Massive durch eine fortschreitende
Aktivierung immer externerer Uberschiebungen und damit einer passiven Riickrotation aller
alteren Strukturen wahrend der Grindelwal dphase.

Gegner der vereinfachten Faltenmodelle fuhren die starke Interndeformation der
Gesteine an und erkéren Faltung alternativ durch "buckling” eines kompetenteren Sockels in
einer weniger kompetenten Sedimenthille (Ramsay 1967, fig.7.43). Auch moderne Inter-
pretationen (z.B. Schmid et al. 1997) sind geometrisch implizit eher mit "buckling folds"
(Fig. 4B) als mit einer Verschuppung und Gross-Uberschiebung zu vergleichen. Diese
Modelle sowie die dlteren "autochthonen” Interpretationen (Fig. 4C) delegieren das Platz-
problem allerdings einfach in die Tiefe (und nach Siiden), wo irgendwo oberhalb der Moho
doch eine basale, aber blinde Abscherung stattgefunden haben muss um die rund 630km?
Querschnittflache zu produzieren.



5 ABSOLUTESALTER DER MASSIVAUFWOLBUNG

Metamor phosehdhepunkt

Die maximal erreichte alpine Metamorphose ist auf mindestens drei Querprofilen durch das
Helvetikum am Nordrand des Aarmassivs sehr gut bekannt (Frey et al. 1980, Breitschmid
1982, Frey 1987, Burkhard 1988b, Frey 1988). Alle diese Profile zeigen deutlich an, dass
die Anchi-Epizonen-Fléache grossraumig verkippt, steilgestellt, teilweise auch tektonisch an
Uberschiebungen transportiert wurde. Innerhalb der Massive selbst ist die Unterscheidung
von voralpinen und alpinen griinschieferfaziellen Mineral paragenesen schwierig und es sind
deshalb auch keine Isogradenfléchen auskartierbar; mit Ausnahme der Mikroklin/Sanidin
Grenze (Bernotat & Bambauer 1982). Das gesamte Aarmassiv inklusive seine par-
autochthone Sedimenthille waren alpin auf mindestens 300°C erhitzt worden. Unter der
Annahme eines normalen geothermischen Gradienten war also die Uberlast mindestens 12
bis 15 km méachtig. Andererseits sind die hoheren helvetischen Decken (Wildhorn, Santis)
nicht einmal anchizonal Uberpréagt, was verlangt, dass diese nie Uber rund 200°C erhitzt wur-
den, und somit auch nie unter mehr als etwa 6 bis 8 km héheren Decken begraben waren.
Eine 300°C "lsograde" ist am NW-Rand des Aarmassivs praktisch konzentrisch mit diesem
und muss steil (mit mehr als 30° nach NW in die Tiefe einfallen um irgendwo unter dem
Alpenrand die heutige 300°C Isotherme zu erreichen (Fig. 3). Diese etwas theoretische
Uberlegung macht schnell deutlich, dass eine I sogradenflache nicht isochron sein kann - je
naher wir der heutigen Isothermenflache kommen, desto spater wurde diese |sograden-
Flache eingefroren.

Alter der Metamorphose

Radiometrischen Altersbestimmungen der Alpen werden von Hunziker (1997) zusam-
mengestellt und diskutiert. In den externen Zonen der Alpen, bleibt die Interpretation sol-
cher Altersdaten als "M etamorphosehthepunkt”, "Hauptdeformation"”, oder "hydrothermale
spate Uberpragung” aber meist spekulativ. Einzig Apatit-Spaltspur-Datierungen ergeben
einen kohérenten Datensatz, der es erlaubt den Zeitpunkt der Abkuhlung unter ca
110+10°C zu bestimmen (Hurford 1986).
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Figur 6. Apatit-Spaltspuralter erlauben die Kartographie von Paléo-110°C-Isothermenfl&chen.
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Auf drei Querprofilen am Aarmassiv-Nordrand wurden sehr systematische Hohenab-
hangikeiten der Apatit-Spaltspuralter gefunden (Schaer et al. 1975, Soom 1990, Rahn et al.
1997). In alen drei Profilen (Glarus, Gotthard, L étschberg) sind die Probenpunkte dreidi-
mensional so verteilt, dass Pal&o-110°C-1sothermenflachen bestimmbar sind. Lineare Re-
gressionen durch diese Punktwolken erlauben es auch, die Abkihlrate und einen impliziten
geothermischen Gradienten (unter der Annahme einer heutigen 0°C Isotherme auf 2500 m)
zu bestimmen (Fig. 6).

In allen drei Profilen sind die besten Pal&o-1sothermenflachen deutlich nach NW gekippt.
Diese Verkippung ist mit 2° (Gotthard) bis 18° (L6tschberg) weniger starkt ausgepréagt als
die deutlich steiler einfallenden 300°C "Isograden”. Diese Daten zeigen, dass mindestens 5
km der Aarmassiv-Aufwolbung wahrend der letzten sechs Millionen Jahren stattfand.
Rechnet man nun fir den gesamten Massivbuckel mit &hnlicher Geschwindigkeit, so kommt
man flr den Beginn der Aufwdlbung auf weniger als 20 Millionen Jahre. Die bestimmten
Abkuhlgeschwindigkeiten variieren stark, jedoch ist insbesondere im Glarner Profil die ver-
tikale Punkteverteilung zu schlecht um der so bestimmten Abkihlrate oder dem geother-
mischen Gradienten eine grosse Bedeutung beizumessen.

6 NEOTEKTONIK - SIND DIE ALPEN HEUTE NOCH AKTIV ?

Die Frage, ob die juingste basale Uberschiebung der Alpen insbesondere unter den externen
Kristalinmassiven weiterhin aktiv ist, bleibt bis heute unbeantwortet. Triangulations-
Vermessungen der letzten hundert Jahre sind zu ungenau, um eine Antwort zu geben. Mod-
erne geodatische GPS-Vermessungen, in einem internationalen Netz Uber die Alpen hinweg,
werden seit 1995 durchgefiihrt und somit sind erst in den nachsten Jahren genauere Aus-
sage zu erwarten (Kahle et al. 1997). Vertikale Hebungsraten entlang einer Linie Martigny-
Chur von bis zu 1.5mm pro Jahr gegeniiber Aarberg im Vorland sind durch wiederholtes
Prazisions-Nivellement gut belegt (Gubler, in Kahle et al. 1997). Diese Daten kdnnen aber
verschieden interpretiert werden, entweder als rein isostatische vertikale Bewegungen (Kahle
et al. 1997, Gudmunsson 1994), oder aber als vertikale Komponente einer noch aktiven ba-
salen Alpen-Uberschiebung (Molnar 1987). Die Frage ist mit den heute zur Verfiigung ste-
henden Daten nicht abschliessend zu beantworten. Sicher fiihrte Uberschiebungsaktivitat ur-
spriinglich zu einer Krustenverdickung und damit zur heutigen Topographie der Alpen.
Solange aber eine Topographie und eine "Krustenwurzel" vorhanden sind, genligt auch der
rein isostatische Auftrieb, welcher die Erosion kompensiert um eine Topographie-abhangige
vertikale Hebung zu verursachen (Fig. 7) ohne dass dazu eine andauernde Uberschiebung-
stétigkeit notig ware. Anlich zweideutig ist auch die seismische Aktivitat in den Alpen. Auf
Weltkarten der Seismizitat erscheinen die Alpen als eine durchaus aktive Zone rund um die
adriatische Mikroplatte. Im Massstab der Schweiz zeigt die Verteilung der Erdbeben aber
kein deutliches Muster, das tektonisch einfach zu erklaren ware (Deichmann 1992). Herd-
flachenldsungen zeigen vorwiegend Blattverschiebung, in den Zentralalpen gar Extension,
aber nur sehr selten Uberschiebung (Maurer et a. 1997). Eine Gegeniiberstellung ver-
schiedener geophysikalisch gemessener Grdssen und deren Verteilungsmuster in der
Schweiz ist in Figur 7 dargestellt. Die vertikalen Hebungsraten in den Alpen zeigen erwar-
tungsgemass eine der Bouguer-Schwereanomalie sehr dhnliche Verteilung an. Die Erdbe-
benverteilung in den Alpen zeigen auf den ersten Blick ebenfalls ein dhnliches Muster und
kénnten deshalb der isostatischen, vertikalen Ausgleichsbewegung zugeordnet werden.
Diese Korrelation ist aber stellenweise nicht sehr gut und zeigt dass fir die Erdbeben sicher
auch andere Faktoren verantwortlich sind. Eine erste Ableitung der vertikalen He-
bungsdaten wurde gemacht, unter der Annahme, dass die gréssten Scherungen nicht mit den
grossten Hebungsraten sondern eher mit den grossten Gradienten in denselben das heisst
einer regionalen "Kippung" zusammenfallen kénnten. Ein solcher Trend kann mindestens
ansatzweise im Vergleich der Erdbebenverteilung mit der Kippungsrate in Figur 7 erkannt
werden. Auffallend ist insbesondere das Fehlen seismischer Aktivitéat im Haupttal des Wallis,
wo auf der Linie Sion-Brig mit 1.5mm/Jahr die gréssten Hebungsraten gemessen wurden.
Auf der Kippungskarte erscheint diese Linie aber, wie auf der Erdbebenverteilungskarte, als
Minimum, wahrend wenig nérdlich davon die grossten Gradienten in der Vertikal geschwin-
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digkeit auftreten, und raumlich mit der seismischen Wildhornzone zusammenfallen. Die
starken Gradienten in der Vertikalen Hebungsrate und deren teilweise Korrelation mit seis-
mischer Aktivitat lassen immerhin die Vermutung zu, dass aktive Briiche im Untergrund
vorhanden sind. Ob diese etwas mit einer basalen Uberschiebung zu tun haben ist aus den
heutigen Daten nicht abzuleiten.
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Figur 7. Vergleich verschiedener geophysi kalischen Messungen zur Neotektonik der AIpén.

Geomorphologische Indikatoren fir neotektonische Bewegungen in den schweizer Alpen
sind spérlich. Die schonsten Strukturen sind im Urserental vorhanden (Funk et al. 1980) in
einem Gebiet, das seismisch sehr ruhigist. In der seismisch sehr aktiven Wildhornzone
hingegen konnte bis heute keine einzige Bruchstruktur an der Oberflache eindeutig dieser
Aktivitét zugeordnet werden.

Die Alpen sind tektonisch selbstverstandlich weniger aktiv als der Himalaya oder etwa
Kalifornien. Die mittlere horizontale Verkirzungsrate an der NW Alpenfront war auch im
Oligozén und Miozén ebenfalls um fast eine Grossenordnung kleiner (5 bis 1 km/Ma, nach
Burkhard & Sommaruga 1998) as in diesen stark aktiven Gebieten. Das Fehlen von
eindeutigen Anzeichen einer andauernden al pinen Uberschiebungsaktivitat ist dementspre-
chend nicht sehr erstaunlich. Weiter kommt dazu, dass grosse Teile der Schweiz vor erst
15'000 Jahren von eiszeitlichen Gletschern morphologisch stark tGberpréagt wurde. Allenfalls
vorhandene rezente Bruchstrukturen hatten deshalb sehr wenig Zeit sich deutlich auszu-
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bilden. Auch unser regnerisches Klimaist nicht ideal fir die Erhaltung subtiler geomor-
phologischer Indizien einer andauernen tektonische Aktivitét. Esist auch durchaus denkbar,
dass weiterhin aktive Uberschiebungen an einer basalen Uberschiebung im wesentlichen als
aseismische Deformation stattfindet. Erdbeben fanden lediglich im Hangenden dieser Uber-
schiebung als bruchhafte Verformung statt, meist als seitliche Ausglei chsbewegungen.
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