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Die Theorien der thermoremanenten Magnetisierung
von Gesteinen’)

The Theories of Thermoremanent Magnetization in Rocks?)

Von H. SorreL, Miinchen?2)
Eingegangen am 8. April 1970

Zusammenfassung: Die gegenwirtig diskutierten Theorien der thermoremanenten Magneti-
sierung (TRM) von Gesteinen werden vorgestellt und an Hand von neueren Untersuchungen
an Gesteinen und kiinstlichen Proben kritisch beurteilt, vor allem im Hinblick auf neue Er-
gebnisse iiber den Ablauf von Magnetisierungs-Prozessen. Im einzelnen werden betrachtet:

a) Die klassische Theorie von NEeL [1949] der TRM von kleinen Teilchen, die nur aus
einem einzigen WEeissschen Bezirk bestehen (Einbereichs-Teilchen) sowie ihre Erweiterung
durch DunNLor [1969a] fiir den Fall magnetostatischer Wechselwirkung zwischen den Teil-
chen.

b) Die Theorien der TRM von Teilchen, die aus mehr als nur einem WEissschen Bezirk
aufgebaut sind (Mehrbereichs-Teilchen), von NEEL [1955], StAcey [1958] und EVERITT
[1962a]. )

c) Die Theorien von VERHOOGEN [1959] sowie OziMA und OziMA [1965], welche die TRM
von postulierten Zonen mit Eigenschaften von Einbereichs-Teilchen innerhalb der WEiss-
schen Bezirke von Mehrbereichs-Teilchen behandeln.

Wihrend die Richtigkeit der Theorie der Einbereichs-Teilchen von NEEL [1949] durch
neuere Untersuchungen bestitigt werden konnte, sind die Theorien der TRM von Mehr-
bereichs-Teilchen noch recht unbefriedigend und stimmen zum Teil nicht mit den experimen-
tell gefundenen Eigenschaften der TRM iiberein. Fiir die unter c) genannten Theorien fehlen
bisher noch die experimentellen Bestidtigungen.

Summary: The presently discussed theories of thermoremanent magnetization of rocks
(TRM) are presented in the light of recent investigations on rocks and synthetic samples as
well as of new results on the nature of the magnetization processes. The theories under dis-
cussion are as follows:

a) The classical theory by NEeL [1949] of the TRM of small particles consisting of only
one single magnetic domain (single domain particles) and its extension for magnetostatic
interaction between the ore grains by DUNLOP [1969a].

b) The theories of the TRM of particles consisting of several magnetic domains (multi-
domain particles) by NEEL [1955], STACEY [1958] and EVERITT [1962a].

c) The theories by VERHOOGEN [1959] and OziMA and OziMA [1965] of the TRM located
in postulated zones with single domain behaviour within the multidomain grains.

The validity of the single domain theory by NEEL [1949] could be confirmed by recent
investigations, whereas the different multidomain theories are still quite unsatisfactory and
are often not in agreement with the properties of TRM as found by experiments. The theories
quoted under c) are still lacking any experimental confirmation.

1) Vom Vorstand der DGG erbetener Ubersichtsartikel.
2) Privatdozent Dr. HEINRICH SOFFEL, Institut fiir Angewandte Geophysik, Universitat,
8000 Miinchen 2, Richard-Wagner-Str. 10.
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1. Kapitel
Einleitung

Die thermoremanente Magnetisierung (TRM) zeichnet sich gegeniiber anderen
moglichen Prozessen, die zu einer remanenten Magnetisierung von Gesteinen fiihren,
durch ihre Bedeutung fiir den Paliomagnetismus aus. Wie durch zahlreiche Unter-
suchungen nachgewiesen wurde, besitzt die TRM die Eigenschaft, die Richtung und
— mit gewissen Einschrankungen — auch die Intensitit desjenigen Magnetfeldes zu
konservieren, dem die Gesteinsprobe bei der Bildung der TRM ausgesetzt war. Die
Tatsache, daB sich eine remanente Magnetisierung in einem Material iiber Jahr-
tausende oder gar Jahrmillionen hinweg fast unverdndert erhalten kann, wurde zu
Beginn der Untersuchungen der TRM auf Grund der bisher in der Physik gewonnenen
Erfahrungen mit massiven ferromagnetischen Materialien wie Eisen, Nickel und
Kobalt sowie deren Legierungen zunichst vielfach nicht fiir moglich gehalten. Erst die
Ergebnisse der Untersuchungen an kleinen Teilchen der obengenannten Metalle sowie
an Ferriten beseitigten die Zweifel an der dem Paliomagnetismus zugrunde liegenden
Hypothese iiber die Erhaltung einer remanenten Magnetisierung in Gesteinen iiber
lange Epochen der Erdgeschichte hinweg. Zur Stiitze der Hypothese wurden neben
experimentellen und theoretischen Uberlegungen auch die Remanenz von Gesteinen
direkt herangezogen und spezielle Testverfahren zur Uberpriifung ihrer zeitlichen
Stabilitat entwickelt [GRAHAM, 1949]. Darauf soll im folgenden nicht niher eingegan-
gen werden.

Obwohl die TRM fiir den Paldomagnetismus, d. h. die Methode zur Erforschung
des Magnetfeldes der Erde in zuriickliegenden Epochen der Erdgeschichte eine so
liberragende Bedeutung hat, sind die physikalischen Vorgiange bei der Entstehung der
TRM in den ferri- und antiferromagnetischen Mineralien in den Gesteinen noch nicht
voll verstanden. Die Hauptschwierigkeit besteht darin, daB ganz allgemein die Magne-
tisierungsprozesse der ferromagnetischen Stoffe in ihrer Abhéangigkeit von den ver-
schiedensten Parametern noch nicht geniigend erforscht sind. Beim Gesteinsmagnetis-
mus wird das Problem zusitzlich kompliziert durch die noch weitgehend unbekannte
Abhingigkeit einzelner, fiir die Bildung der TRM wichtiger Parameter von der Real-
struktur der Materie und von der Temperatur. Die Trager der remanenten Magnetisie-
rung in Gesteinen, von denen im nidchsten Kapitel kurz die Rede sein wird, sind zudem
oft Mineralkorner, deren chemische Zusammensetzung selten exakt bekannt ist und
die wegen ihres geringen Durchmessers oft nicht genau genug analysiert werden kén-
nen. In manchen Fallen sind sie sogar kleiner als das Auflosungsvermégen der Licht-
mikroskope und entziehen sich dann jedem direkten Nachweis in Gesteinsanschliffen.
In der Regel sind in den Mineralien die fiir die Magnetisierung verantwortlichen Ionen
zum Teil durch andere Ionen ersetzt worden, entweder primair, d. h. bei der Entstehung
des Gesteins, oder nachtriglich durch sekundire Einwirkungen wie z. B. Diffusion
oder Oxydation. Das fiihrt dazu, daB3 die magnetischen Eigenschaften innerhalb einer
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Gesteinsprobe von Erzkorn zu Erzkorn oder sogar innerhalb eines Erzkornes sowohl
rdaumlich als auch zeitlich variabel sein kénnen.

In dieser wenig hoffnungsvollen Situation ist es bei dem gegenwirtigen Stand der
Kenntnisse der Magnetisierungsprozesse nicht moglich, eine alle Eigenschaften der
TRM quantitativ auch nur hinreichend gut beschreibende Theorie der TRM von
Gesteinen vorzustellen. Bei einem Teil der ,,Theorien*“ der TRM handelt es sich bei
kritischer Betrachtung um gar keine Theorien im eigentlichen Sinne, sondern lediglich
um die Versuche, einige der wesentlichsten Eigenschaften der TRM in einer einfachen
Formel auch quantitativ einigermaBen richtig wiederzugeben. Angesichts der sehr
komplizierten und — wie weiter oben schon ausgefiihrt — noch nicht voll verstandenen
Abhingigkeit der Magnetisierungsprozesse von den verschiedensten Parametern, kann
man sie hochstens als Niherungen betrachten.

I1. Kapitel
Die Triger der TRM in Gesteinen

Als Trager der TRM und auch der anderen Remanenzen, die ein Gestein erwerben
kann, und auf die im folgenden nicht niher eingegangen werden soll [siche dazu
NAGATA 1961], kommen nur ferri- oder antiferromagnetische [NEEL 1948] Mineralien
in Betracht, wobei sich die meisten in das terndre System FeO—FexO3—TiOz einord-
nen lassen (Abb. 1). Innerhalb dieses Systems sind Mischreihen (feste Losungen) nach-
gewiesen worden, so die Mischreihe der kubischen Titanomagnetite zwischen den End-
gliedern Magnetit und Ulvéspinell, und die in der Natur allerdings nicht volistindig
realisierte Mischreihe zwischen Hamatit und Ilmenit mit rhomboedrischer Struktur
(Hamo-Ilmenite bzw. Ilmo-Himatite). Die Sattigungsmagnetisierung Js,o bei Raum-
temperatur und die Curie-Temperatur T, dndern sich lings der Mischreihe der ferri-
magnetischen Titanomagnetite nahezu linear von J; 0 = 480 Gaull und T, = 578°C
bei Magnetit zu Js,0 = 0 und T, = — 200°C beim Ulvospinell. Auf der Mischreihe
Hamatit-Ilmenit dndert sich T linear von T, = 675°C beim Hdmatit zu T, = — 200°C
beim Ilmenit, wihrend die Sattigungsmagnetisierung J; 0 des antiferromagnetischen
Héamatit nur ca. 2 GauB} betrigt und fiir Ilmenit J;,0 = 0 ist. Glieder dieser Misch-
reihe mit etwa 2/3 Ilmenit und 1/3 Himatit besitzen jedoch eine starke Sittigungs-
magnetisierung Js,0 von ca. 300 GauB und sind ferrimagnetisch [AkiMoTO 1957;
AKIMOTO, KATSURA und YosHIDA 1957].

Korner dieser ferri- bzw. antiferromagnetischen Mineralien treten akzessorisch in
zahlreichen Gesteinen auf, wobei ihre GroBe zwischen einigen Millimetern bis zu
Bruchteilen eines Mikron, d. h. bis zur Grenze des Auflosungsvermogens der Licht-
mikroskope variiert. Mit Elektronenmikroskopen wurden noch kleinere Erzkorner
nachgewiesen. Im Mittel haben die Erzkorner aber Durchmesser von einigen Mikron
bis etwa 100 Mikron. Sie sind selten homogen, d. h. aus einem einzigen Mineral mit
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innerhalb eines Kornes konstantem Chemismus aufgebaut. Hiufig findet man (Ent-
mischungs-) Lamellen mit einer zweiten, nicht notwendigerweise auch ferrimagneti-
schen Erzkomponente, sowie oxydierte Zonen an Rindern oder lings Rissen im

Rutil
TiO,

Ilmenit

FeTi03

FeO Fe 304 Fe203
Wastit Magnetit Hamatit,Maghemit

Abb. 1: Das ternire System Wiistit-Hamatit-Rutil und die Anderung der Curie-Temperatur 7,
und der Séttigungsmagnetisierung Js lings der Mischreihen Magnetit-Ulvdspinell und
Héamatit-Ilmenit.

The ternary system of wiistite-magnetite-rutile and the variation of the Curie tempe-
rature T and the saturation magnetization J, along the magnetite-ulvospinel and
hematite-ilmenite series respectively.

Innern der Mineralien. Das bedeutet, daB weder die Sattigungsmagnetisierung noch
die Curie-Temperatur innerhalb eines Erzkornes einen konstanten Wert zu haben
braucht. Bei einer Gesteinsprobe muB3 man deswegen stets mit einer gewissen Varia-
tionsbreite von J; und T, rechnen.

II1. Kapitel
Definition der TRM und ihre Eigenschaften

In einer Gesteinsprobe mit ferri- bzw. antiferromagnetischen Mineralien kann man
eine TRM durch folgenden ProzeB erzeugen: Die Probe wird auf eine Temperatur
T > T, erwarmt und in einem Magnetfeld H; = const. auf Raumtemperatur Ty ab-
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gekiihlt. Die dabei erworbene remanente Magnetisierung nennt man die ,,totale
thermoremanente Magnetisierung", kurz TRM. Die Eigenschaften der TRM, die von
einer groBen Reihe von Autoren seit etwa 30 Jahren untersucht wurden [KoENIGS-
BERGER 1938; THELLIER 1946; NAGATA 1953 ; GRABOVSKY, PETROVA und Isakova 1956;
EveriTT 1961 ; EVERITT 19622 ; STILLER 1967], sollen im folgenden beschrieben werden.

1. Bei isotropen Gesteinsproben, d. h. bei einer statistischen Verteilung der kristallo-
graphischen Achsen der Erzmineralien und bei fehlenden einaxialen Belastungen der
Probe wéhrend der Abkiihlung von T, auf Ty, ist die Richtung der TRM parallel zur

L1 | &% 1 1 ]
lll'élil

80 70" 60"

Abb, 2: Richtungen einer kiinstlichen thermoremanenten Magnetisierung von 28 Proben, er-
zeugt in einem vertikal von oben nach unten gerichteten duBeren Feld. (Nach
[RoBerTsON 1963].) (Fldchentreue Projektion.)

Directions of artificial thermoremanent magnetization of 28 specimens in equal area
projection. The external field was vertical and down. [Redrawn from RoBERTSON
1963.]

Richtung des duBeren Feldes (Abb. 2). Wird dagegen die Probe einaxial bis zur Bruch-
spannung des Materials belastet, so weicht die TRM von der Richtung des duBeren
Feldes nur um wenige Grade ab [HALL und NEALE 1960].

2. Bei kleinen duBeren Feldern (Ha << 2 Qe) ist die TRM proportional zu Hy. Fiir
groBe Hy (Hy groBer als 30 Oe) erhilt man eine Beziehung der Form: TRM ~ tgh H,,
(Abb. 3). Fiir die Intensitit der TRM besteht keine eindeutige Relation zum Erzgehalt,
sie nimmt aber generell mit steigendem Erzgehalt zu. Mit abnehmendem Durchmesser
der Erzkorner nimmt die Intensitit der TRM zu, ferner (linear) mit wachsender
Koerzitivkraft der Gesteinsprobe [NAGATA 1961]. Von groBem EinfluB auf die Intensi-
tit der TRM erwies sich neben der absoluten GroBe der Erzkdrner auch deren Gestalt,
wobei die Differenz zwischen gréBtem und kleinstem Entmagnetisierungsfaktor eine
grofe Rolle spielt.
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~arc tgh TRM

H (Oe)
10 20

Abb. 3: Abhdngigkeit der Intensitdt der thermoremanten Magnetisierung von der Stirke des
duBeren Feldes. [Nach EveriTT 1961.]

The intensity of thermoremanent magnetization as dependent on the external field.
(Redrawn from [EVERITT 1961].)

PTRM

T

B Tc
Abb. 4: Abhingigkeit der partiellen thermoremanerten Magnetisierung von der Temperatur.
(Schematisch.)

Schematic representation of the dependency of partial thermoremanent magnetization
on temperature.
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3. Eine Partielle Thermoremanente Magnetisierung (PTRM) kann man in einem
Gestein dadurch erzeugen, daBl man bei der Abkiihlung von T, auf T nur in einem
begrenzten Temperaturintervall zwischen T3 und T ein duBeres Feld H, wirken l4Bt.
Eine Darstellung der PTRM in Abhéngigkeit von Tmit T = (T71 + T2)/2 zeigt Abb. 4.
Die grofte Zunahme der TRM erfolgt in einem Temperaturbereich dicht unterhalb
der Curie-Temperatur. Eine im Temperaturbereich T3, T2 (T1 < T2) erworbene PTRM
wird durch eine Wiedererwarmung auf 7 = T nicht beeinflu3t, bei einer Erwirmung
auf T = Ts aber vollig zerstort. Die im Temperaturintervall T7, T erzeugte PTRM ist
vollig unabhidngig von den PTRM aus anderen Temperaturintervallen, selbst wenn
dort andere Felder mit unterschiedlicher GroBe und Richtung die Ursache waren. Es
gilt das Gesetz von der Additivitit der PTRM [THELLIER 1951; NAGATA 1953]. Die
totale TRM bei Abkiihlung von T, auf Ty bei Hgy = const. ergibt sich demnach als
Summe iiber alle PTRM im Temperaturintervall T¢, To und stellt das Integral der
in Abb. 4 gezeigten Funktion dar. Dies ist in Abb. 5 dargestellt. Die Abhingigkeit
der TRM und der Sittigungsmagnetisierung von der Temperatur zeigen damit einen
dhnlichen Verlauf.

4. Im Vergleich zu anderen Arten der remanenten Magnetisierung, auf die hier nicht
néher eingegangen werden soll [siehe dazu z. B. NAGATA 1961], zeichnet sich die TRM
durch eine groBe Stabilitit aus. Bei Raumtemperatur ist die Abnahme ihrer Intensitét

TRM

TC '
Abb. 5: Abnahme der Intensitit der thermoremanent Magnetisierung mit steigender Tem-

peratur. (Schematisch.)

Schematic representation of the decrease of thermoremanent magnetization with
increasing temperature.
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TRM,CRM

Abb. 6: Die Stabilitit einiger Arten von remanenter Magnetisierung gegen Entmagnetisierung
im magnetischen Wechselfeld. (Schematische Darstellung.)

Schematic representation of the stability of various types of remanent magnetization
during ac-demagnetization.

Jr
Jro

2

Abb. 7: Die Stabilitit einiger Arten von remanenter Magnetisierung gegen thermische Ent-
magnetisierung. (Schematische Darstellung.)

Schematic representation of the stability of various types of remanent magnetization
during thermal demagnetization.
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durch thermische Agitation mit Halbwertszeiten verbunden, die nur selten durch
Labormessungen bestimmbar sind und die GréBenordnungen von einigen 10° Jahren
haben konnen. Bei der stufenweisen Entmagnetisierung im magnetischen Wechselfeld
(Abb. 6) und bei der thermischen Entmagnetisierung (Abb. 7) durch stufenweise Er-
wirmung — jeweils im Gleichfeld Null — wird die TRM weniger reduziert als die
anderen Remanenzen. Eine Ausnahme bildet allerdings die chemische remanente Ma-
gnetisierung (CRM), die sich diesbeziiglich nicht von der TRM unterscheidet [NAGATA
1953]. Die Stabilitat der TRM nimmt mit geringer werdendem Korndurchmesser und
wachsender Differenz zwischen groBtem und kleinstem Entmagnetisierungsfaktor der
Erzkorner zu.

IV. Kapitel

Die Theorien der Thermoremanenten Magnetisierung (TRM)

Alle im folgenden beschriebenen Theorien der TRM stiitzen sich auf sehr verein-
fachte Modelle und gehen durchwegs von der Annahme aus, daB3 die Erzkomponente,
die Trager der Remanenz einer Gesteinsprobe ist, homogen, d. h. nur aus einem ein-
zigen Mineral mit konstanter Sittigungsmagnetisierung und Curie-Temperatur be-
steht. DaB dies in der Natur hiufig nicht erfiillt ist, wurde in einem der vorausgehenden
Kapitel bereits erwihnt.

Auf Grund der verschiedenen méglichen Arten von Magnetisierungsprozessen las-
sen sich die Theorien der TRM in zwei Gruppen einordnen:

a) Theorien der TRM von sehr kleinen Teilchen, die aus energetischen Griinden nur
aus einem einzigen Weiss’schen Bezirk bestehen (Einbereichs-Teilchen).

b) Theorien der TRM von Teilchen, die aus energetischen Griinden aus mehr als nur
einem Weiss’schen Bezirk aufgebaut sind (Mehrbereichs-Teilchen). Dabei ist die GroBe
der einzelnen Weiss’schen Bezirke sowie die spezielle Art der Aufteilung des Erzkornes
in Weiss’sche Bezirke (Bereichskonfiguration) in sehr komplizierter Art von den magne-
tischen Eigenschaften und der Kristallstruktur der Erzkorner abhingig. Dieser Sach-
verhalt ist in den bisher bekannt gewordenen Theorien der TRM von Mehrbereichs-
Teilchen noch nicht geniigend beriicksichtigt worden.

Die Bedeutung bzw. die Definition einiger im folgenden hiufig auftretender GroBen
wie z. B. die Magnetostriktions-Konstante 4, die Kristallanisotropie-Konstante K, die
Boltzmann-Konstante & und andere werden entweder als bekannt vorausgesetzt oder
sind in elementaren Lehrbiichern der Physik zu finden. Sie jewqils definieren zu miissen,
wiirde unnétig viel Raum in dieser Darstellung beanspruchen.

1. Die Theorie der TRM von Einbereichs-Teilchen von NEEL [1949]

NEEL [1949] ging in seiner Theorie der TRM von Einbereichs-Teilchen von der
Beobachtung aus, daB die Erzkorner in den Gesteinen in der GréBenordnung von
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etwa 103 cm sind. Auf Grund der GrofB3e der seit BiTTer [1931] auf Oberflichen ferro-
magnetischer Materialien (Fe, Co, Ni) beobachteten Weiss’schen Bezirke nahm er an,
daB derart kleine Teilchen nur aus einem einzigen Weiss’schen Bezirk bestehen. AufBer-
dem nahm er an, daB3 die Entfernung zwischen den Erzkornern stets so groB ist, da3
das Magnetfeld eines Kornes am Ort eines Nachbarkornes klein ist, daB also magneto-
statische Wechselwirkungen unter ihnen vernachléssigt werden konnen. Das magneti-
sche Moment my eines Teilchens ist gegeben durch:

’—ﬂozvjs - (1)

wobei js seine Sattigungsmagnetisierung und » sein Volumen bedeuten. Da die Sitti-
gungsmagnetisierung J; von der Temperatur abhingt, ist auch das magnetische Mo-
ment eines Teilchens eine mit der Temperatur variierende GroBe. Die auf Grund der
Austausch-Wechselwirkung alle zueinander parallel orientierten atomaren magneti-
schen Momente sind innerhalb eines jeden Einbereichs-Teilchens so ausgerichtet, dal3
die freie Energie des Teilchens minimal ist. Die dadurch festgelegte Vorzugsrichtung A
der Magnetisierung hiangt ab von der Form des Teilchens (Formanisotropie), eventuell
vorhandenen einaxialen Belastungen (Spannungsanisotropie) und der Kopplung der
Richtung der atomaren magnetischen Momente an spezielle Richtungen im Kristall-
gitter (Kristallanisotropie). Dabei sind die Richtungen -+ Aund — A4 energetisch
gleichberechtigt.

Zur Drehung aller atomaren magnetischen Momente eines Einbereichs-Teilchens
von der Richtung + A4 in die Gegenrichtung — A ist die Energie E; notwendig.

E,=}mgH cos?0 m(2)

Dabei ist 0 der Winkel zwischen 7ip und A. Die GroBe von Eg hiingt von der Form-,
Spannungs- und Kristallanisotropie des Erzkornes ab. Die zur Ummagnetisierung des
Einbereichs-Teilchens notwendige Energie Eq kann z. B. durch ein duBeres Feld H,
geleistet werden.

H, = H ist dann dasjenige duBere Feld in Richtung von — A, das notwendig ist,
um die Magnetisierung eines Teilchens aus der Richtung + A in die Gegenrichtung
— A umzudrehen (mikroskopische Koerzitivkraft). Ein derartiges Umklappen der
magnetischen Momente tritt aber auch spontan durch thermische Aktivierung in
solchen Fillen auf, in denen kT > mgH/2 wird. Dabei ist k die Boltzmann-Konstante
und T die absolute Temperatur des Teilchens. Betrachtet man ein Aggregat von n
identischen, in Richtung A polarisierten Teilchen, so ist dessen magnetisches Moment
m zur Zeit t = 0 (d. h. vollstindiger Polarisation) gegeben durch:

—

m=nm, (3)
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Es 1aBt sich zeigen, daB bei T groBer als 0°K durch spontanes Umklappen das magneti-
sche Moment m mit der Zeit exponentiell abnimmt in der Form:

ﬁ1’(t)=nﬁr'oexp.—1:i 4)
(V]

79 bezeichnet man als Relaxationszeit des Vorganges. Diese ist ein MaB fiir die
Schnelligkeit des Verschwindens eines einmal vorhandenen magnetischen Momentes
eines Aggregates von Teilchen, d. h. dessen Remanenz. 7o wird dabei mit der Dauer
von Experimenten verglichen. Bei sehr groBer Relaxationszeit tg spricht man von einer
stabilen Remanenz, bei t¢ kleiner als die Dauer des Experimentes von einer instabilen
Remanenz. Die Grofle von 7o hingt in komplizierter Weise von dem Verhiltnis der
GroBe kT zu den Energien der Kristall-, Form- und Spannungs-Anisotropie ab, sowie
von der absoluten Grofle der Teilchen selbst und ist nach NEEL [1949] gegeben durch:
1 2eK . | 2v Kv

TO—Jsme|3 GA+ NJ¢| _—nGkTexP'_ﬁ %)

Dabei sind e und m, Ladung und Masse eines Elektrons, K die Kristall-Anisotropie-
Konstante, G der Scherungs-Modul, 2 die Magnetostriktionskonstante, v das Volumen
des Teilchens und N dessen Entmagnetisierungs-Faktor. Die anderen Grofen wurden
bereits definiert. 79 wird dabei hauptsichlich vom exponentiellen Term bestimmt und
nimmt mit kleiner werdendem o/T stark ab. Fiir ein Teilchen vom Volumen v existiert
also eine Temperatur T = T, bei der die Relaxationszeit 7o von einem Wert klein
gegen die Versuchsdauer (T > Tg) zu einem Wert groB gegen die Versuchsdauer
(T < Tp) iibergeht. Eine bei T > T instabile Remanenz wird bei sinkender Tempera-
tur des Teilchens bei einer Temperatur T = Tpg plétzlich stabil. Die Temperatur Tp
nennt man die Blockungs-Temperatur des Teilchens. Dieser Ubergang von 7 klein zu
7o groB3 gegen die Versuchsdauer erfolgt auBerordentlich rasch, wie Tabelle 1 fiir kleine
Magnetitteilchen zeigt. (Nach NEeL [1949].)

Tabelle 1: Abhingigkeit der Relaxationszeit 7o des magnetischen Momentes eines Aggregats
von identischen Einbereichs-Teilchen vom Verhiltnis ihres Volumens zur absolu-
ten Temperatur [nach NEEL 1949).

Dependency of the relaxation time 7o of the magnetic moment of a system of
identical single domain particles on the ratio between their volume and absolute
temperature [after NEEL 1949].

o/T: 3,2 39 4,7 54 6,2 7,0 - 10-21 cm3/°
To: 1071 10t 103 108 107 10° sec.

Unter der Einwirkung eines schwachen duBeren Feldes in Richtung + A4 erhilt man
zwei verschiedene Relaxationszeiten fiir das Teilchen, weil die Ubergéinge von + A
nach — 4 weniger wahrscheinlich werden als die Uberginge von — 4 nach + A4.
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Nach einer Zeit t > 79 erhélt man deswegen nicht mehr wie nach (4) das magnetische
Moment 7 = O fiir unser Aggregat von n identischen Teilchen, sondern (nach der
Boltzmann-Statistik) ein magnetisches Moment in Richtung des duBeren Feldes von
der GroBe

mOHa

KT (6a)

ﬁ‘l' =n ﬁio tg h
Der Erwerb einer thermoremanenten Magnetisierung durch ein Aggregat von n identi-
schen Teilchen mit dem magnetischen Moment fip und gleicher Orientierung von 4 in
einem duBeren Feld H, parallel zu A geschieht demnach durch einen Mechanismus,
der durch folgende Stadien gekennzeichnet ist:

a) T > T.: Die Erzkorner sind paramagnetisch und besitzen noch keine spontane
Magnetisierung.

b) T = T,: Die Austausch-Wechselwirkung erzeugt eine Ausrichtung der atomaren
magnetischen Momente in Richtung von A. Gleichzeitig bewirkt das Feld H, in
Richtung von H, (und A4) ein magnetisches Moment.

¢) Fir Tg < T < T, erreicht dieses magnetische Moment die Grofle

ﬁio(T) Hu

7 (T)=niig (T)tgh =2 =

(6b)
Bei einem Abschalten des duBeren Feldes wiirde dieses magnetische Moment rasch
wieder (exponentiell) verschwinden (Superparamagnetismus [BEAN 1955]).

d) Bei T = Tp wird die Relaxationszeit plotzlich sehr groB gegen die Dauer des
Experimentes. Die bei T = T auf Grund der Boltzmann-Statistik im Feld H, existie-
rende Verteilung der magnetischen Momente in unserem Aggregat von n identischen
Teilchen ,friert* ein und betrigt
g (T) H, (Tp)

m (Tg)=nni, (T)tgh, kT,

(6¢)

e) Bei T < Tg hat man ein zeitlich stabiles magnetisches Moment, dessen Grof3e
nur noch von der Variation der Sattigungsmagnetisierung mit der Temperatur abhingt.
Bei Raumtemperatur T ergibt sich ein magnetisches Moment

i (Tg) Ha (Tp)

m(To)=nmio (To)tgh kT,

(6d)
Bei einer statistischen Verteilung von A beziiglich H, sowie n; Teilchen verschiedener
Volumina vy mit dazugehorenden verschiedenen Tg, ; ist

v_ijs(TB. i) Ha(TB,j)

KTy, (6¢)

1 i
M(T0)=?‘ .Zl njijs(To'j) tgh
j=
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Bei kleinem Argument kann man tg 4 x &~ x setzen und erhilt damit die Linearitit
zwischen TRM und H,. Die Gleichung (6¢) enthilt auBerdem das Gesetz von der
Additivitait der PTRM. Bei p Volumen-Prozenten von Einbereichs-Teilchen mit der
Sattigungs-Magnetisierung Js o mit einem mittleren Volumen o sowie statistischer Ver-
teilung der Richtungen von A beziiglich Hg ist die TRM bei T = Ty gegeben durch

ﬁJs(TB)IJa

1
JTRM=’3_sz(TO)tgh KT, @)

Mit dieser Beziehung ist es moglich, alle in Kapitel III aufgefiihrten wichtigsten
Eigenschaften der TRM zu deuten.

Bei Gesteinen mit geringem Abstand unter den Einbereichs-Teilchen konnen die
magnetostatischen Wechselwirkungen unter diesen nicht mehr vernachlissigt werden.
Bei der Blockungs-Temperatur treten zu dem duBeren, im Bereich der Probe homo-
genen Feld Ha noch die von Erzkorn zu Erzkorn im Bezug auf Richtung und Intensitét
schwankenden Streufelder Hstrey der Nachbarkorner hinzu. Das magnetische Moment
eines Aggregates von n Teilchen ist bei T = Tp dann durch folgende Beziehung

gegeben: - — .
mg (TB) (Ha + HS(reu)

i (Tg)=nniy (Tp)tgh )]
Nach DunLoPp [1969a] ergibt sich bei kleinen duBeren Feldern und einem mittleren
Wechselwirkungsfeld (Hstreu)o die TRM bei T = To angenihert durch folgenden
Ausdruck:

H,

Das bedeutet, daB3 mit wachsender magnetostatischer Wechselwirkung zwischen den
Einbereichs-Teilchen die Sittigung der TRM erst bei sehr viel stirkeren duBeren
Feldern erreicht wird als ohne derartige Wechselwirkungen.

1
JTRM=’3—PJs2(To) )

2. Die Theorie der TRM von Mehrbereichs-Teilchen von NEEL [1965]

Hauptsichlich auf Grund der Untersuchungen von KITTEL [1949] iiber die Grolle
von Weiss’schen Bezirken in kleinen Teilchen und die kritischen Druchmesser fiir den
Ubergang von der Einbereichs- zur Mehrbereichs-Konfiguration gelangte man zu der
Auffassung, daB} die iiberwiegende Mehrzahl der im Lichtmikroskop sichtbaren ferri-
magnetischen Mineralien Teilchen mit mehr als einem Weiss’schen Bezirk sein miissen.
(Der antiferromagnetische Hamatit bildet hierbei eine Ausnahme. Wegen seiner gerin-
gen Sittigungsmagnetisierung, die durch einen noch nicht voll verstandenen parasitiren
Ferrimagnetismus zustande kommt, sind auch Hamatit-Teilchen von einigen 10~3 cm
Durchmesser sicher noch Einbereichs-Teilchen.)

Anders als bei Einbereichs-Teilchen, deren Magnetisierungsrichtung nur durch eine
gleichzeitige Drehung der atomaren magnetischen Momente variiert werden kann
(Drehprozesse), dndert sich das magnetische Moment eines Mehrbereich-Teilchens
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bei den zu betrachtenden schwachen Feldern von der GroBe des erdmagnetischen
Feldes (Ha ~ 0,5 Oe) fast ausschlieBlich durch Bewegung der Winde zwischen den
Weiss’schen Bezirken. Die Winde (Blochwinde) sind dabei definiert als Zonen von
etwa 10~5 cm Dicke, innerhalb welcher der Wechsel der Richtung der Magnetisierung
zwischen zwei benachbarten Weiss’schen Bezirken erfolgt. Die Position der Wande
innerhalb eines Mehrbereichs-Teilchens ist durch die Forderung nach einem (relativen)
Minimum der freien Energie E des Erzkornes bestimmt. Die freie Energie eines Teil-
chens setzt sich dhnlich wie bei den Einbereichs-Teilchen aus mehreren Anteilen zu-
sammen, von denen die Kristallanisotropie-Energie Eg, Streufeld-Energie Ey;, Wand-
Energie Ew und Magnetisierungs-Energie Ey die wichtigsten sind. Ein duBeres Feld
Ha parallel zu einer 180°-Blochwand iibt auf diese einen Druck in Richtung der Wand-
normalen aus von der Grofle

p=2H,J, (10)

Dabei wird die Wand in Richtung der Wandnormalen (x-Richtung) so weit bewegt,
bis in ihrer Position die freie Energie des Teilchens wieder ein relatives Minimum ist.
Auf Grund der Realstruktur der Kristalle mit ihren Fehlstellen verschiedenster Art
ist die freie Energie E bzw. das Gibbsche Potential @ eines Teilchens in Abhingigkeit
von der Lage einer Wand eine komplizierte Funktion des Ortes, wie in Abb. 8 sche-

0

Abb. 8: Ortsabhingigkeit des Gibbschen Potentials @ (x) in einem ferromagnetischen Mate-
rial. (Schematisch.)

Schematic representation of the spatial dependence of the potential function @ (x)
within a ferromagnetic material.
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matisch dargestellt ist. Die (relativen) Minima der freien Energie sind dabei durch
(relative) Maxima getrennt, deren Intensitdt und raumliche Verteilung von der jeweili-
gen Struktur und Haufigkeit der speziellen Fehlstellen der Kristalle bedingt ist. Durch
ein duBeres Feld Hg wird eine Wand in x-Richtung nur so weit bewegt werden konnen,
bis die Gleichgewichtsbedingung

- 1 [do
2JSHG—F<E) (lla)

erfiillt ist. Dabei ist F die Fliche der betrachteten Wand. Der Ausdruck auf der
rechten Seite von (11a) gibt den Widerstand einer Wand gegen Bewegungen durch ein
duBeres Feld an (,,Wandreibung‘‘). Durch 1/F (d @/dx)max ist auch diejenige Stirke
eines duBeren Feldes definiert, die eine Wand zum Uberspringen samtlicher Potential-
schwellen veranlassen kann. In diesem Fall ist
s~ 1 /[do
2J‘HC_F<dx>mx (11b)

H ¢ wird als mikroskopische Koerzitivkraft der Wand bezeichnet. Als einfachste
Néherung nimmt man fiir 1/F (d ®/dx) = f(x) eine periodische Funktion des Ortes an:

1(do .
F<E>_A sin nx (12)

Die Zahl der Fehlstellen pro Lingeneinheit wird durch n wiedergegeben, wahrend 4
die Amplitude der Potentialschwellen reprasentiert.

Die TRM der Mehrbereichs-Teilchen hingt nach diesen Betrachtungen im wesent-
lichen von der GroBe und Variation der mikroskopischen Koerzitivkraft der Winde
sowie der Anderung der Sittigungsmagnetisierung mit der Temperatur im Bereich
unterhalb der Curie-Temperatur T, ab. Selbstverstindlich spielt auch die spezielle
Bereichsstruktur der Mehrbereichs-Teilchen eine grof3e Rolle, die aber in den folgen-
den Betrachtungen aufler Acht gelassen werden soll.

Eine entscheidende Voraussetzung fiir die Theorie der TRM von Mehrbereichs-
Teilchen von NEEL [1955] ist die Variation der Koerzitivkraft H. und der Sattigungs-
magnetisierung Js bezogen auf ihre Werte H,o und J;,0 bei Raumtemperatur in dem
Bereich dicht unterhalb der Curie-Temperatur, in welchem, wie in Kapitel III aus-
gefiihrt, der groBte Anteil der TRM erworben wird. Fiir die Sattigungsmagnetisierung
nimmt NEEL [1955] eine Relation der Form

Js

J =TTy (13)
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an und fiir die Koerzitivkraft nach AkiMoTo [1951]

H,
HC,O—

(T.-T) (14)

Die Variationen von Sittigungsmagnetisierung und Koerzitivkraft sollen demnach

durch die Beziehung
He _(J,} H, \"*
Hc,o‘(Js,o)’ ”‘"J‘-°(Hc.o) (4

miteinander verbunden sein.

Die Entstehung einer TRM in einem kleinen duBleren Feld Hy erldutert NEeL [1955]
an Hand einer kleinen (idealisierten) rechteckigen Hystereseschleife, deren Nullpunkt
um den Betrag H, verschoben ist (Abb. 9a). Durch das entmagnetisierende Feld des
Erzkornes ist seine wahre Magnetisierung durch den Schnittpunkt Q der Entmagneti-
sierungsgeraden mit der Steigung — 1/N (N: Entmagnetisierungs-Faktor) mit dem
absteigenden Aste der Hysteresekurve bestimmt. Bei einer Temperatur 7’ dicht unter-

J

Abb. 9a: Idealisierte (rechteckige) Hysteresekurve eines ferromagnetischen Teilchens mit dem
Entmagnetisierungs-Faktor N in einem &duBeren Feld H; = const. (Schematisch.)

Schematic representation of an idealized (rectangular) hysteresis loop of a ferro-
magnetic particle with demagnetization factor N in an external field H; = const.

Te > T> Tp.
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halb T, sind — wegen (13) und (14) — sowohl H/ als auch J5" noch klein und die
Probe wird trotz der Wirkung des entmagnetisierenden Feldes im duBleren Feld Ha
noch gesittigt. Mit sinkender Temperatur des Erzkornes vergroBert sich wegen (13)
und (14) die Hysteresekurve und der Punkt Q bewegt sich auf dem riickldufigen Ast
der Hystereseschleife nach links bzw. nach unten fort bis zu einem in Abb. 9b dar-
gestellten Stadium. Aus Abb. 9b kann man folgende Beziehung zwischen der remanen-
ten Magnetisierung Jrar = AQ und der Sittigungsmagnetisierung J; = AB entneh-

men. Es ist

[o0]

Abb.9b: Te> T > Ts.

(16)
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Erweitert man (16) mit 1/J;, so erhilt man

J RM (H a + H c)

7, ———-NJS =r a7
Wie man sich graphisch durch eine weitere VergroBerung der Hystereseschleife nach
(13) und (14) iiberzeugen kann, hingt das Verhiltnis Jras/Js = r von der Variation
von H. und Jg mit der Temperatur ab. Das Minimum dieses Verhiltnisses wird erreicht
fiir

dr dHc_(H,,+HC).dJS

=0 oder

dT dT J, dT (18)

Die Variationen von H, und Js mit der Temperatur werden aber durch (13) und (14)
bestimmt. Differenziert man (15) nach 7T, so erhilt man bei einem Koeffizienten-
vergleich mit (18) die Bedingung, daB

dr ..
ﬁ—O fiir Ha_Hc (l9a)
und daraus:
Jrm _2H,
J, NI, T (195)

Bei weiter absinkender Temperatur des Erzkornes wiirde r wieder groBer werden und
der Punkt Q wiirde den riickliufigen Ast der Hystereseschleife wieder nach oben
wandern. Die remanente Magnetisierung wiirde dann bezogen auf die Sattigungs-
magnetisierung trotz anwachsenden entmagnetisierenden Feldes weiter ansteigen, was
jedoch aus energetischen Griinden nicht méglich ist. Vielmehr bleibt das bei H; = H,
gebildete Verhiltnis r = Jgar/Js = ro erhalten und bei Raumtemperatur hat man

2H,J

JTRM="0Js,0=’—N—JS— (20)
Mit (15) ist die TRM bei Raumtemperatur gegeben durch:
JTRM=2Hal/2 Hc.OI/Z/N (21)

Eine andere Interpretation fiir (20) ist, daB bei der Bedingung Hy = H, das duBere
Feld gerade gleich der fiir die Wand spezifischen Koerzitivkraft geworden ist. Bei
weiter sinkender Temperatur wird H, > H, = const. und die Blochwinde kénnen
von Hjy nicht mehr bewegt werden; sie ,,frieren‘ in ihrer Stellung ein. Die Temperatur
des Erzkornes, bei der H, = H, wird, ist demnach die Blockungstemperatur T der
betreffenden Wand.
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Gleichung (21) gibt nicht die beobachtete lineare Abhéngigkeit der TRM von H,
wieder. Auch die Beziechung TRM ~ H'! 1/2 2 entspricht nicht den experimentellen Befun-
den [NAGATA 1953]. NEEL [1955] verbessertc angesichts dieser Schwierigkeit sein
Modell, indem er forderte, daB das Einfrieren der Blochwiande in ihrer Position erst
dann erfolgen soll, wenn die Koerzitivkraft bei absinkender Temperatur der Teilchen
groBer wird als ein durch die thermische Agitation bewirktes Feld Hy, fiir das er

annimmt, dal3 2
Hc, 0 Js, o
Damit ergibt sich dann die TRM zu
Ha Hc, 0 1z
JTRM__N(H](Tﬂ)) (23)

Die Linearitit der TRM mit H, wird damit zwar richtig wiedergegeben, nicht aber
ihre Abhangigkeit von Hg, .

Der Nachteil der Theorie von NEEL [1955] der Mehrbereichs-Teilchen ist, daB3 sie
trotz im allgemeinen richtiger Ansétze auf scheinbar allgemeingiiltigen Beziechungen
fir die Abhingigkeit einzelnen Parameter von der Temperatur aufbaut, die noch
keineswegs durch Experimente an den verschiedensten in Betracht kommenden Mate-
rialien gesichert sind. Uber die GroBe von Hy werden iiberdies keine Angaben ge-
macht. Eine weitere Schwiche der Theorie ist, dal jedem Erzkorn nur eine einzige
Koerzitivkraft und damit auch Blockungstemperatur zugeordnet wird. Das ist nach
den heutigen Kenntnissen iiber die Entstehung der Koerzitivkraft sicher nicht der Fall.
Vielmehr muB3 man in jedem Erzkorn mit einem Spektrum von Koerzitivkraften (und
Blockungstemperaturen) rechnen, wobei die Breite des Spektrums in noch nicht voll
verstandener Weise von Groflen abhingt, wie z. B. Anzahl und Art der Fehlstellen,
Dichte und Struktur der Versetzungen, UnregelmaBigkeiten in der dufleren Form der
Erzkorner sowie inneren Oberflichen an Einschliissen und Entmischungslamellen.

3. Theorie der TRM von Mehrbereichs-Teilchen von STACEY [1958, 1959, 1962, 1963]

Von dhnlichen Betrachtungen wie NEEL [1955] iiber die Abhéngigkeit der Beweglich-
keit von Blochwinden mit der Temperatur ausgehend, fiihrt STACEY [1958] fiir jedes
Mehrbereichs-Teilchen eine Temperatur ein — die Blockungstemperatur T — unter-
halb der die Winde in ihrer Position einfrieren sollen. Fiir den Bereich zwischen Tg
und T, nimmt STACEY [1958] an, daf3 die Bereichskonfiguration der Teilchen nur durch
drei Energieterme bestimmt ist: die Wand-Energie Ew, die Energie der magnetostati-
schen Wechselwirkung mit dem duBeren Feld und die Streufeld-Energie Eps. Wenn
man nur diese Anteile zur freien Energie in Betracht zieht, so ist diese minimal, wenn
das Feld H; im Innern des Erzkornes verschwindet. Das ist gleichzusetzen mit der
Forderung, daB

H;=H,~NJ=0 oder J=%=JS(TB) (24)
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STACEY [1958] nimmt dhnlich wie NEEL [1955] an, daB die zu H; = 0 gehorende Be-
reichskonfiguration bei T = T einfriert und daB sich bei weiter sinkender Temperatur
des Teilchens die bei T = Tp vorhandene Magnetisierung um das Verhiltnis Js,o/
Js (Tg) vergroBlert. Das ergibt

H aJ s, 0

Jrrm= NI(Ty) (25)

Durch den Anstieg der Magnetisierung des Teilchens mit sinkender Temperatur steigt
auch sein entmagnetisierendes Feld an und reduziert die durch (25) gegebene TRM um
einen Betrag, der vom Entmagnetisierungsfaktor N und der Suszeptibilitit » des Teil-
chens abhidngt. Die TRM betrédgt dann fiir ein Gestein mit p Volumen-Prozenten Erz
bei statistischer Verteilung der kristallographischen Achsen der Kiristalle auf alle
Raumrichtungen

(p Ha Js. O)

T =GN T T (L +2)) (26)

Fiir das Verhiltnis Js,0/Js (TB) nimmt STACEY [1958] den Wert 3 an, was sich auch in
etwa aus den Abb. 4 und 5 ergibt [DicksoN 1962]. Gleichung (26) gibt die richtige
Beziehung zwischen der TRM und H a wieder. Die Abhidngigkeit der TRM von H¢ o
ist in (26) nur implizit durch die Relation 1/x ~ H, ¢ enthalten.

Es ist allerdings fraglich, ob im Bereich unterhalb der Curie-Temperatur die anderen
Beitrige zur freien Energie, also die Spannungs-Energie £, und die Kristallanisotropie-
Energie Ex vernachlissigt werden diirfen, denn gerade die Kristallanisotropie Ex ist
zusammen mit der Wand-Energie Ew und der Streufeld-Energie Ejs fiir die Entstehung
der Bereichsstruktur am meisten verantwortlich.

4. Theorie der TRM von Mehrbereichs-Teilchen von EVeriTT [1962b]

Auch EveriTT [1962b] geht von dhnlichen Voraussetzungen fiir die Beweglichkeit
der Blochwiande in Abhingigkeit von der Temperatur aus wie NEeL [1955] und
STACEY [1958]. Nach ihm werden die Wandbewegungen bestimmt durch
a) Stiarke und Richtung des duBeren Feldes,

b) GroBe und Verteilung der Potentialschwellen,
c) Stiarke des entmagnetisierenden Feldes,
d) Thermische Aktivierung der Winde.
Als MaB fiir die Beweglichkeit der Winde durch thermische Aktivierung fiihrt

EvERITT [1962b] eine exponentiell von der Temperatur abhdngende Relaxationszeit
ein, die etwa der Gleichung (5) entspricht:

1 1 P
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Dabei ist D eine fiir das betrachtete Material reprisentative Potentialschwelle. 79 hingt
von der thermischen Agitation ab und wurde von NEEL [1955] und STACEY [1959] aus
Untersuchungen iiber die zeitliche Abnahme der remanenten Magnetisierung be-
stimmt. (7¢9 &~ 10710 sec, [NEEL 1955]; 70 ~ 1,6 - 10~13 sec, [STACEY 1959].) Fiir die
Wandreibung iibernimmt EveriTT [1962b] den Ansatz von NEEL [1955]

+ = 1 [(do
2JSHC—7:—<E)MX (11b)
(d D/dx)max hdngt von der Héhe @ und der Breite b der Potentialschwellen in der
folgenden Weise ab:
do 29
(E)MJE 2%

mit ¢ = 1/= fiir einen sin-formigen Verlauf der Potentialfunktion. Setzt man (28) und
(11b) in (27) ein, so erhilt man fiir die Relaxationszeit

1 cFbH _J,
exp.——— 29
g SXP KT (29)
Mit steigender Temperatur wachst k7 und verringern sich H, und Js. Es existiert
demnach eine Temperatur T = T, bei der die Relaxationszeit 75 der Wandbewegung
vergleichbar wird mit der Dauer des Experimentes. Diese Temperatur nennt man die

Blockungstemperatur Tp der Wand. Durch Logarithmieren von (29) erhilt man

Hc(TH) Js (TB) — &!p TB/IO)

T, cbF (30)

Fiir die Variation von H, und J; unterhalb der Curie-Temperatur nimmt EVERITT
[1962b] folgende Potenzgesetze an:

H T.-TY\ J T.—T\"

(4 - (4 d S —_ C 31
Hc,o<T>““Js.o(T) Gh
Experimentell findet Everitt [1962a] m = 0,39 F 0,01 und / = 0,81 F 0,02. Dem-

gegeniiber war bei NEEL [1955] m = 0,5 und / =1,0. Fir n=/+4+ m und a =
(k In tB/70)/Js,0 cFb ist dann

1 (T.—T,\'_ a
E( Tc )_Hc.o (32)

Gleichung (32) stellt eine wichtige Beziehung zwischen der Koerzitivkraft eines Teil-
chens b:i Raumtemperatur und der dazugehorenden Blockungstemperatur in Ab-
hingigkeit strukturempfindlicher Parameter wie ¢, F und b dar. Sie beinhaltet die
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Aquivalenz der Verfahren der Wechselfeld-Entmagnetisierung und der thermischen
Entmagnetisierung (siche Kapitel III) zur Beseitigung von unerwiinschten Arten der
remanenten Magnetisierung aus Gesteinen.

Ein duBeres Feld H, beeinflufit die Verteilung der Potentialfunktion in den Teilchen
und fiihrt zu einer Verringerung der Relaxationszeit der Wandbewegung in der Rich-
tung, in welcher nach (10) durch Hj ein Druck auf die Wand ausgeiibt wird. Dadurch
wird die Blockungstemperatur der Wand veridndert. Sie ist nach EVeritT [1962b]

gegeben durch
1 T.—T7 Y H, (T.—Tz\" _a
TB;':( Tc ) CHc,0< Tc ) ]—Hc,o (33)

An dieser Stelle geht EVErITT [1962b] wieder auf NEgL [1955] zuriick und erhalt
mit (20), (31) und (33) folgende Beziehung fiir die zur Blockungs-Temperatur 7g bzw.
zur Koerzitivkraft H, o gehorende partielle thermoremanente Magnetisierung PTRM :

Ha Hc,O /" mHa HC,O i

J”RM‘W(m) [“m(m) ] 9
Gleichung (34) enthélt wieder die geforderte Linearitdt zwischen der TRM und H,
bei kleinen duBeren Feldern und die Einmiindung in einen Sattigungswert fur die
TRM bei grofleren H,. Die Formel ist experimentell nicht so ohne weiteres iiberpriif-
bar, wie etwa die Beziehung (26) von STACEY [1958]. Dazu miissen zuerst die Spektren
der H,, und Tp und die GroBe a aus (32) bestimmt werden. Fiir die TRM gibt
EveriTT [1962b] jedoch folgende Niherung an:

Jrrm=Jss, rmaH,(1—BH,) (35)

mit & = 2,6-1072 und f = 1,2 1072, Js4, ras ist dabei die isothermale Sittigungs-
Remanenz [NAGATA 1961]; die Werte fiir & und § wurden von EvVEriTT [1962a;
1962b] experimentell an zahlreichen Gesteinsproben bestimmt.

5. Theorie der TRM von Zonen mit Einbereichs-Konfiguration in Mehrbereichs-
Teilchen nach VERHOOGEN [1959].

VERHOOGEN [1959] geht in seiner Betrachtung von der Tatsache aus, daB alle
Kristalle Fehlstellen in Form von Leerstellen, Zwischengitter-Atomen oder Ver-
setzungen besitzen, die durch mehr oder weniger starke mechanische Spannungen in
ihrer Umgebung gekennzeichnet sind. Um in einer solchen Zone mit der inneren
Spannung g; die Magnetisierung in ihre Gegenrichtung zu drehen, ist ein dufBeres
Feld der Grofle

_30;

H‘zh

(36)

erforderlich. VERHOOGEN [1959] nimmt nun an, daB in Fillen, in denen diese ver-
spannten Zonen sehr langgestreckt sind und der Entmagnetisierungs-Faktor N in
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ihrer Langsrichtung fast verschwindet, ihre Magnetisierung unabhingig von der
Magnetisierung des sie umgebenden Weiss’schen Bezirkes wird und sie sich daher wie
Einbereichspartikel verhalten konnen. Mit der NEeLschen [1949] Theorie der Ein-
bereichs-Teilchen kommt er dabei zu folgender Beziehung fiir die in den verspannten
Zonen lokalisierte TRM:

1 vJ (Tg) H, (T,
JTRM=?anJs, 0 tgh——‘;c)T—B—(—B) 37

Dabei sind: p die Volumenprozente Erz im Gestein und » die Anzahl der verspannten
Zonen mit dem Volumen v pro cm3. Der Faktor 1/3 stammt von der Annahme einer
statistischen Verteilung der Richtungen der Lingsachsen der verspannten Zonen.
Um fiir die Relaxationszeit 7o der TRM Werte zu bekommen, die fiir Betrachtungen
im Paliomagnetismus in Frage kommen (7o einige 108 Jahre), muB er Volumina fiir
die verspannten Zonen von mindestens 10-17 cm3 annehmen. Das entspricht einer
Linge einer Versetzung von 3 - 10-3 cm und einem Radius der verspannten Zone von
etwa 3-10-7cm. Nach VERHOOGEN [1959] ist die Intensitit einer TRM, die mit
groBBen Koerzitivkriften verbunden ist, proportional zur Versetzungsdichte in den
ferrimagnetischen Erzmineralien. Neuere theoretische Untersuchungen iiber die
Orientierung der Magnetisierungsvektoren in der Umgebung von Versetzungen
[TRAUBLE 1966] weisen jedoch nicht darauf hin, daB diese in Richtung der Lings-
achse der Versetzungs-Linie gedreht werden konnen. Vielmehr sollen nur Drehungen
um wenige Grade moglich sein.

6. Hypothese von Zonen mit Eigenschaften von Einbereichs-Teilchen innerhalb der
Mehrbereichs-Teilchen [OziMA und OziMA 1965].

Zur Deutung der TRM mit sehr groBen Koerzitivkriften nehmen OziMA und
OziMA [1965] die Existenz von sehr kleinen Zonen (Durchmesser einige 106 cm)
innerhalb der Mehrbereichs-Teilchen an, die von ihrer homogen magnetisierten Um-
gebung durch submikroskopische Korngrenzen abgetrennt sein sollen. Fiir die Ab-
schirmung dieser Zonen von der Austausch-Wechselwirkung mit den Magnetisie-
rungs-Vektoren der sie umgebenden Weiss’schen Bezirke nehmen die Autoren Grenzen
einer Dicke von mindestens 10 Atomabstidnden an. Im Lichte dessen, was bisher auf
Grund der Studien an Metallen iiber die Struktur von Fehlstellen, Versetzungsringen
oder Kleinwinkel-Korngrenzen sowie iiber die Verteilung der Magnetisierungs-Vek-
toren in der Umgebung dieser Gitterfehler bekannt ist [SEEGER 1966], erscheinen die
Vorstellungen von OziMA und OziMA [1965] als wenig real. Die magnetostatische
Wechselwirkung iiber makroskopische Korngrenzen in polykristallinem Material ist,
wie experimentell nachgewiesen werden konnte, noch so stark, dafB} sich die Bereichs-
Strukturen benachbarter Kristalle gegenseitig beeinflussen [SOFFeL 1968a]. Sie diirfte
in den von OziMA und OziMA [1965] postulierten Zonen, selbst wenn diese tatsidchlich
existieren sollten, wofiir noch kein experimenteller Nachweis vorliegt, lediglich kleine
Richtungs-Anderungen der Magnetisierungs-Vektoren zulassen, nicht aber ein vollig
unabhingiges Verhalten.
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V. Kapitel

Versuche zur experimentellen Uberpriifung der Theorien der TRM

Die in Kapitel 1V vorgestellten Theorien der TRM von Einbereichs- und Mehr-
bereichs-Teilchen wurden in den letzten 20 Jahren durch zahireiche Autoren experi-
mentell iiberpriift. Ein Teil dieser Autoren wurde in Kapitel III bereits erwahnt. Lange
Jahre hindurch wurde in vielen Untersuchungen an magnetischen Gesteinen die
Existenz von Einbereichs-Teilchen entweder verneint oder zumindest stark angezwei-
felt. Dafiir riickten mehr die Theorien von NEEL [1955], STACEY [1958] und EVERITT
[1962b] der Mehrbereichs-Teilchen in den Vordergrund. Mit diesen Theorien, welche
die TRM der Erzkorner auf die Wechselwirkung zwischen Blochwénden und Gitter-
fehlern zuriickfiihren, konnen jedoch nur Remanenzen gedeutet werden, die mit
Koerzitivkriften kleiner als 200—300 Oe verkniipft sind [SorreL 1968b, 1970]. Zur
Deutung der Remanenzen mit groBeren Koerzitivkriften wurden die Theorien von
VERHOOGEN [1959] und OzmMA und OziMA [1965] entwickelt. In den letzten Jahren
scheint jedoch die Theorie der TRM von Einbereichs-Teilchen von NEeL [1949], die
man nur auf Gesteine mit Hamatit als Trager der TRM anwenden zu konnen glaubte
[EverrTT 1961], eine Renaissance zu erleben. Diese Entwicklung wurde durch den
direkten Nachweis von Einbereichs-Teilchen in magnetischen Gesteinen durch ver-
feinerte Licht- und Elektronenmikroskopische Beobachtungen gefordert [EVERITT
1961; YouNG und HARGRAVES 1967; EvaNs, MCELHINNY und GIFFORD 1968 ; SOFFEL
1968 b; DuNLOP 1968 ; SoFfFeL 1969; DUNLOP 1969b; 1969c]. Ohne auf die nach unse-
ren heutigen Kenntnissen physikalisch mangelhaft fundierten Theorien von VERHOOGEN
[1959] und OziMA und OziMA [1965] zuriickgreifen zu miissen, gibt die Theorie von
NEEL [1949] sowohl qualitativ als auch quantitativ diejenigen Eigenschaften der TRM
wieder, die mit Koerzitivkriften von einigen hundert Oe verkniipft sind. In Gesteinen
mit groBen Mehrbereichs-Teilchen und Einbereichs-Teilchen hat man deswegen stets
zu bedenken, daB die gemessene TRM sich aus zwei Anteilen zusammensetzt, die aus
zwei physikalisch verschiedenen Magnetisierungs-Prozessen hervorgehen. Der eine
Anteil ist die TRM der Mehrbereichs-Teilchen, die durch die Wechselwirkung der
Blockwinde mit den Gitterfehlern zustande kommt und durch Koerzitivkrifte von
weniger als 200 Oe gekennzeichnet ist. Fiir diese Komponente der TRM gibt die For-
mel (26) von STACEY [1958] fiir kleine duBere Felder eine gute Naherung, wie durch
Messungen von DicksoN [1962] und SorreL [1968b; 1969] nachgewiesen werden
konnte.

Der andere Anteil der TRM ist, wenn man von den Theorien von VERHOOGEN [1959]
und OzMA und OziMA [1965] absieht, die TRM der Einbereichs-Teilchen nach NEEL
[1949], die mit groBeren Koerzitivkraften verbunden ist. Die GroBe der Koerzitivkraft
und damit die Stabilitit der TRM héngt in diesem Fall weitgehend von den priméren
magnetischen Eigenschaften (K, Js, 4) sowie der Form der Erzkorner selbst ab. Die
Realstruktur der Kristalle ist von untergeordneter Bedeutung. Da die Mehrbereichs-



Die Theorien der thermoremanenten Magnetisierung von Gesteinen 261

Teilchen mit ihren kleinen Koerzitivkraften in viel stirkerem MaBe in der Lage sind,
sekundire, fiir Untersuchungen des Paldomagnetismus stérende Remanenzen aufzu-
nehmen, kommt den in Einbereichs-Teilchen lokalisierten Komponenten der TRM fiir
die Erforschung des Paldo-Feldes der Erde die entscheidende Bedeutung zu. Das gilt
in gleicher Weise fiir die Erforschung der Paldo-Richtung wie auch der Paldo-Intensitét
des Feldes [DuNLoP 1969 a). Die submikroskopischen Dimensionen dieser Einbereichs-
Teilchen verhinderte leider bis heute die bei den groBleren Mehrbereichs-Teilchen
mogliche Kontrolle sekundérer Prozesse wie z.-B. Oxydationen oder Entmischungen.
Wie aus der Theorie von NEEL [1949] hervorgeht, geniigen bei Einbereichs-Teilchen
geringe Volumenénderungen, um die Relaxationszeit T und damit die Stabilitdt der
TRM und die Verringerung ihrer Intensitat mit der Zeit drastisch zu verindern. Der-
artige sekundéire Prozesse miissen bei den Einbereichs-Teilchen mit ihren grofien
spezifischen Oberflichen auch in Betracht gezogen werden und bedeuten bei der Be-
stimmung der Paldo-Intensitit des erdmagnetischen Feldes einen gro3en, vorerst nicht
zu iiberwindenden Unsicherheitsfaktor.

VI. Kapitel
Das Problem der inversen thermoremanenten Magnetisierung von Gesteinen

Dieses Problem ist bei den in Kapitel 1V vorgestellten Theorien der TRM von unter-
geordneter Bedeutung, soll aber wegen seiner geophysikalischen Aspekte hier doch
kurz gestreift werden. Bekanntlich findet man bei Basalten, insbesondere denen aus
dem Tertidr, annidhernd genau so viele, die normal, d. h., in Richtung des heutigen erd-
magnetischen Feldes, wie solche, die invers, d. h., dazu entgegengesetzt magnetisiert
sind. Fiir die Deutung dieser inversen TRM gibt es prinzipiell zwei Mdoglichkeiten:

a) Das erdmagnetische Feld besaB8 zur Zeit der Entstehung dieser Gesteine bei
gleicher Geometrie eine andere (umgekehrte) Polaritit als heute. Diese Vorstellung
fiihrte zum Begriff der Feldumkehr, deren Realitdt heute kaum mehr angezweifelt wird.

b) Die inverse Magnetisierung wird auf physico-chemische oder physikalische Pro-
zesse in den Erzmineralien selbst zuriickgefiihrt. Das fiihrte zum Begriff der Selbst-
umkehr der Remanenz, die zwar experimentell an einzelnen Gesteinsproben nach-
gewiesen werden konnte [NAGATA 1961], jedoch nur selten vorzukommen scheint.

Eine Feldumkehr fiihrt, wegen der entgegengesetzten Richtung des duBeren Feldes,
bei Anwendung der oben diskutierten Theorien der TRM zwangsldufig zu einer inver-
sen TRM. Ahnliches ist der Fall, wenn man die inverse Magnetisierung auf magneto-
statische Wechselwirkungen zwischen zwei Erzphasen mit unterschiedlichen Curie-
Temperaturen T¢,1 und T¢, 2 und unterschiedlicher Abhéngigkeit der Sittigungsmagne-
tisierungen Jz,1 und Js,2 von der Temperatur zuriickfiihrt. In diesen, von NEEL [1951,
1955] und UyepA [1955, 1956, 1958] diskutierten Fillen ist bei den betreffenden
Theorien jeweils das duBere Feld H, durch ein effektives Feld H zu ersetzen, welches
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sich aus dem Feld H, und den entmagnetisierenden Feldern der Nachbarkorner bzw.
der anderen Erzphase innerhalb der Korner vektoriell zusammensetzt. Unter giinsti-
gen Voraussetzungen kann sich dabei unter Anwendung des Gesetzes der Additivitit
der partiellen thermoremanenten Magnetisierungen [THELLIER 1951; NAGATA 1953]
bei Raumtemperatur eine inverse Magnetisierung bilden.

Bei Ferriten vom N-Typ [nach NEEL 1948] ist der Erwerb einer inversen TRM leicht
zu deuten, da bei der Unterschreitung der Curie-Temperatur sich in den Mineralien
zundchst eine TRM in Richtung des duBBeren Feldes Ha bildet, die aber dann beim
Abkiihlen der Probe bei der ferrimagnetischen Kompensations-Temperatur durch den
dort auftretenden Wechsel des Vorzeichens von Js ebenfalls ihr Vorzeichen umkehrt.
Bei den in der Natur vorkommenden Ferriten liegt jedoch diese ferrimagnetische
Kompensations-Temperatur immer weit unterhalb der Raumtemperatur.

Auch bei dem Mechanismus der Selbstumkehr, der auf einer spateren Umlagerung
von Ionen in den Kristallen beruht [NEEL 1955; VERHOOGEN 1956], wird zunéchst von
einer urspriinglichen, primdaren TRM in Richtung des duBeren Feldes ausgegangen.

SchluBbetrachtung

Das Studium der Magnetisierung von (moglichst radiometrisch datierten) Gesteinen
aus allen Epochen der Erdgeschichte stellt heute die einzige Moglichkeit dar, Informa-
tionen iiber das erdmagnetische Feld vor Beginn seiner direkten Messung zu erhalten.
Auf Einzelergebnisse soll hier nicht eingegangen werden. Sie brachten der Geophysik
wichtige Erkenntnisse iiber die Geometrie des Feldes und seine zeitliche Variation
(Sakularvariation) sowie iiber die Moglichkeit von Feldumkehrungen und Polwande-
rungen. Die bisherigen Messungen beschriankten sich jedoch meist auf die Bestimmung
der Richtung des Paldofeldes, neuerdings auch auf seine Intensitdt. Als wichtiges
Ergebnis kann man dabei betrachten, daB3 die Erde schon vor mindestens 2 Milliarden
Jahren ein Magnetfeld gehabt haben muB, dessen Intensitiat und Geometrie etwa gleich
der des heutigen erdmagnetischen Feldes war. Diesem Befund haben alle Theorien
iiber die Entwicklung des Erdinnern Rechnung zu tragen. Diese Untersuchung des
Paldomagnetismus sind zum groBen Teil nur auf Grund der groBen zeitlichen Stabilitét
der TRM moglich und sinnvoll gewesen, wobei bei besonders alten Gesteinen den
Einbereichs-Teilchen eine hervorragende Bedeutung zukommt.
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Natural magnetization of deep core samples
of basaltic rocks from Brazil

By A. SCHULT, Miinchenl)
Eingegangen am 10. Oktober 1969

Summary: Natural remanent magnetization, inclination and susceptibility of 159 basaltic
cores (876 samples) from 65 drillings (max. depth 4 km) in Brazil have been measured. The
drillings cover the extended area of extrusive and intrusive basaltic rocks of the Paran4 and
Maranh3o Basin and the intrusive basaltic rocks of the Amazon Basin.—No significant
variation of intensity of magnetization and of susceptibility with depth was found but in some
cases a dependence of the inclination on depth could be established indicating different ages
for the basaltic rocks. This is not confirmed in all cases by radiometric age datings.—The
geomagnetic paleolatitude of Brasilia (present value 16° S) was estimated to have been 50° S
in the Permian, 70° S in the Carboniferous and then decreasing toward lower Paleozoic times.

Zusammenfassung: Die natiirliche remanente Magnetisierung, die Inklination und die Suszep-
tibilitdt von 159 Basaltbohrkernen (876 Proben) von 65 Tiefbohrungen (bis zu 4 km Tiefe) in
Brasilien wurden gemessen. Die Bohrungen durchteufen die ausgedehnten mesozoischen
basaltischen Deckenergiisse und Intrusionen des Parani- und Maranhdo-Beckens und die
Intrusionen des Amazonas-Beckens. Es konnten keine signifikanten Variationen der Intensitit
der Magnetisierung und der Suszeptibilitit mit der Teufe gefunden werden. Dagegen ergab
sich fiir die Inklination eine gewisse Abhingigkeit von der Teufe, was durch unterschiedliches
Alter der Basalte gedeutet werden kann. Dies wird durch absolute Altersbestimmungen nicht
in allen Fillen bestitigt. Die geomagnetische Paldo-Breite wurde abgeschitzt. Wihrend sie
heute (fiir Brasilia) 16° S betrigt, betrug sie im Perm 50° S, im Karbon 70° S. Im unteren
Paldozoikum war die geomagnetische Breite wieder kleiner.

Introduction

The magnetization of deep core samples of basaltic rocks from Brazil was measured.
The samples originate from wells drilled by Petrobras (Petroleo Brasiliero S.A.) in the
Amazon, Maranhio, and Parana Basin (Fig. 1). Data from 876 samples of 159 cores
taken from 65 wells are presented.—Previous palaeomagnetic measurements on sur-
face samples of basaltic rocks from Parana Basin were done by CREER [1962].

Geology

The geology and petrology of the basaltic rocks of Parana Basin were studied by
LEINZ [1949], BiscHOFF [1957], SANFORD et al. [1960], LEINZ et al. [1966], and CORDANI
et al. [1967]. A brief description of volcanism in the Maranhdo Basin was published

1) Dr. Axel Schult, Dipl.-Phys., Institut fiir Angewandte Geophysik der Ludwig-Maximi-
lians-Universitit, 8 Miinchen 2, Richard-Wagner-Str. 10.
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by MEsNER et al. [1964]. The geology of the basaltic intrusions of the Amazon Basin
was described by VOLLBRECHT [1964].

During the Mesozoic the three principal Palaeozoic basins of Brasil, the Amazon,
the Maranhéo, and the Parani Basin (Fig. 1) were subjected to one of the largest and
most widespread series of intrusions and extrusions of igneous basaltic rocks in
geologic history.

In the Parana Basin (Fig. 2) the main part of the basaltic material forms a large
number of induvidual lava flows covering an area of more than 1.200.000 km2 (The
so called Serra Geral Formation). The total thickness of the flows locally exceeds
1000 meters, up to 1500 meters have been noted [SANFORD et al. 1960]. The total
volume of the extruded basaltic rocks is in the order of 650.000 km3 [LEINZ et al. 1966]
which constitutes the greatest known mass of volcanic rocks on the continents.
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Fig. 1: Map showing Brazilian principal Palaeozoic basins and the possible extent of Meso-
zoic intrusions (“‘diabase’”) and extrusions (“basalts) of igneous basaltic rocks
according to MESNER et al. [1964].
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Fig. 2: Geological environment of the Paran4 Basin and location of wells from which basaltic

core samples were measured.

PD = Pre-Devonian basement rocks, B = Basalt flows (Serra Geral Formation),
D = Pre-volcanic sedimentary rocks, T = Post-volcanic sedimentary rocks.
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The individual thicknesses of the flows vary from a few to more than 100 meters
and more than 35 flows have been recognized in drill hole profiles [LEINZ et al. 1966].—
Many Dikes are associated with the lava flows particularly in the area surrounding the
lava flows. This thickness varies from a few centimeters up to 100 meters and their
length sometimes exceeds 100 kilometers [CORDANI et al. 1967].— A large number of
sills intruded the sediments adjacent to and below the lava flows. Their thickness varies
between a few meters and more than 200 meters. The average total thickness of the
intrusions (down to Precambrian basement rocks) is about 350 meters exceeding
600 meters in some places [BIGARELLA et al. 1967]. The dikes and sills outcrop at many
places in the area surrounding the lava flows.

The basaltic rocks of Parana Basin are tholeiitic according to CorDANI et al. [1967].
There is no difference in chemical composition and in mineralogy between intrusive
and extrusive rocks. Due to the different conditions of cristallization the extrusive
rocks are almost microcrystalline whereas the intrusive rocks have coarser grains up
to 1 mm.—In Brazil extrusive basaltic rocks (flows) are usually named “‘basalt™ and
intrusive rocks (dikes and sills) are named ‘‘diabase’”. We intend to follow this practice
in this paper—. The iron oxide minerals of the basaltic rocks from Parana Basin are
titanomagnetite, magnetite, ilmenite and hemo-ilmenite [CorDANI et al. 1967]. For the
surface ““diabase” and “‘basalt’” samples CREER [1962] measured on single Curie-point
near 580°C which is that of magnetite.

The “‘basalts’™ (extrusive rocks) in the Maranhdo Basin (Fig. 3) cover an area of
about 100.000 km? with a maximum total thickness of about 150 m [MESNER et al.
1964]. Large parts of the ““basalts” are covered with post-volcanic sediments. The total
thickness of the ‘‘diabase” intrusions in the Palaeozoic sediments is about 400 m with
an extension of about 300.000 km2 [MESNER et al. 1964]. ““Basalts” and “‘diabases” are
of equal basic composition [MESNER et al. 1964].

The “‘diabase’ intrusions of the Amazon Basin (Fig. 4, outcrops of *‘diabases” are
not known) cover a large area (possible limits of intrusions are indicated in Fig. 1).
The mean total thickness of intrusions in the pre-volcanic sediments is about 260 meters
exceeding in some places 600 meters. The thicknesses of the individual intrusions vary
from a few meters to several hundred meters. In the Amazon Basin probably no
extrusive volcanic activity took place [VOLLBRECHT 1964].

Radiometric ages of a few dozen samples of ‘‘diabases” and ‘“‘basalts™ (surface and
core samples) from the Parana Basin have been determined by several authors [CREER
et al. 1965; AMARAL et al. 1966; McDoOUGALL et al. 1966; VANDOROS et al. 1966 ; MELFI
1967]. Ages between 119 and 147 m. a. have been found. The great majority of deter-
minations is between 120 and 130 m. a. (Lower Cretaceous). Some lateral variations in
age do not seem to be very significant. No variation of age could be detected in samples
from various depths [MELFI 1967].

Three surface samples (‘‘diabase’’) from Maranhio Basin (collected near 10°S 47°W
and 7°S 43°W) have been investigated giving an average age of 127 m. a. (Lowe
Cretaceous) [CORDANI 1969].
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Fig. 3: Geological environment of Maranhio Basin and location of wells.

PC = Pre-Cambrian basement rocks,
D = Pre-volcanic sedimentary rocks,
B = Basalt flows,

T = Post-volcanic sedimentary rocks.

Fig. 4: Geology of Amazon Basin and locations of wells.

PC = Pre-Cambrian basement rocks,
P = Permian and Pre-Permian sedimentary rocks,
T = Tertiary and younger sedimentary rocks.
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The age of 4 ““diabase’ core samples from the Amazon Basin has been measured by
CorDANI [1967]. Locality (see table 3 or Fig. 4) depth and age are as follows:

LA—1—-AZ 614 m depth 170 and 182 m. a.
IB—1—PA 584 m depth 171 m. a.
AM—7—AM (near 3°S 60°W) 580 m depth 202 m. a.
FG—1—AZ _ 1740 m depth 293 m. a.

The last sample indicates a Late Carboniferous or Early Permian age. The three
samples from about 600 m depth have an average age of 181 m. a. (Upper Triassic or
Lower Jurassic).

Measurements and classification

Measurements were done with a fluxgate magnetometer (Forstersonde) on the
cylindrical core samples (diameter 4 to 9 cm, length from a few centimeters to about
25 cm). Natural remanent magnetization and susceptibility were determined (The
susceptibility in a field of about 0,3 Oe). As the samples were only orientated with
respect to their vertical axis only the inclination of magnetization could be determined.
The resulits of the measurements are listed in table 1, 2 and 3 for core samples from the
Parana, Maranhdao and Amazon Basin, respectively.

Table 1: Magnetization of core samples from Parana Basin

1 2 3 4 5 6 7 8
Location Core No. Depth (m) N i° Jr () k- 104 Q
AL-1-RS 22D 1906,8 1 —58 150 22 29

29°49’S 55°46’'W

84 m

AP-1-PR 1B 235,5 4 +1L8 200 35 24

23°29’S 51°13'W 2B 652,5 4 —42 270 22 53

823 m 3B 1132,5 7 +14,9 160 29 24

7D 1633,7 4 —47,7 160 52 1,2

10D 2285,2 10 —176,1 140 54 1,1

CA-1-PR 23D 1960 4 —65,7 230 46 2,1

24°32’S 51°23'W 32D 2782,5 1 —41 320 60 1,1

482 m

Column 1 = denotation of the well, its location and altitude; column 2 = number of the
core (a letter “B” indicates that the core is composed of “basalt™, a “D”’ of diabase); column 3
=depth of the top of the core; Column 4 = number of samples from the core measured;
column 5 = averaged inclination i of remanent magnetization (a negative sign denotes normal
magnetization, a plus sign reversed magnetization, no sign indicates an uncertain orientation
of the core); column 6 = intensity of natural remanent magnetization Jr in ¥ (1 = 10-3Gauss);
column 7 = susceptibility k; column 8 = Q-ratio (remanent magnetization divided by induced
magnetization for an inducing field of 0.25 Oe).
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1 2 3 4 5 6 7 8
CA-1-SC B 104.8 4 —40,1 1550 8 >20
26°52’S 50°50'W ’ 7 —43,5 180 8 30
1103 m 2B 213,5 12 —39,3 510 4.8 >20
3B 256,6 8 —46,2 150 25 2,7
6B 457 2 —74 70 8 1,5
CG-1-MT 1B 107,0 5 +26,2 100 20 2,3
20°27’S 54°37'W 2B 145,0 6 +30,5 200 26 33
510 m
CM-1-PR 1B 211 3 —51,1 270 63 1,4
27°07’S 30°52'W 2B 571 13 —46,8 170 21 3,5
637 m
CP-1-SP 47D 1290,8 2 —46,2 430 32 5,4
23°24’S 48°28'W 48/49D 1304,8 2 —51,3 950 56 6,4
685 m
DO-1-MT 1B 132 3 —44.5 40 9 1,8
22°20'S 54°53'W 2B 222,2 10 —36,0 180 20 4,1
384 m 3B 297,1 13 +21,6 420 12 22
DO-3-MT 1B 337,5 3 +16 110 1,7 15
22°20°S 54°53'W 5D 938 4 +41,1 330 47 3
380 m 22D 2224,7 1 —45 310 39 3,2
IT-1-RS surface B 0 3 +43,4 40 13 2,4
29°01’S 54°59'W 3B 134,6 7 —30,8 70 22 1,3
360 m 4B 148 1 ? 50 35 0,5
7B 345 7 +44 40 26 0,6
8B 358 19 +40,5 80 8,4 4,6
JA-1-GO 1B 68 6 —54,4 630 66 52
17°49’S 51°47'W 32D 1799,2 2 —14,6 900 36 9,5
595 m
LS-1-PR 1B 109,8 4 —53,9 380 39 3,8
25°24’S 52°25'W 2B 372 21 +34,2 290 30 4
842 m 3B 704 10 —54,4 230 27 3,5
16D 2358,8 7 —76,2 50 11 2,1
MR-1-RS 1B 116 1 51 500 29 7
27°32’S 51°56’'W 6 6,5 20 4,2 2
372 m 2B 211,5 12 +22,6 33 53 3,4
2 68,5 26 10 0,9
3B 341,5 15 —41,7 17 1,9 4,2
13D 14442 3 —71,7 890 40 10
MO-1-PR 21D 1913,8 1 —42 400 26 6
24°22°S 50°52'W
834 m
OL-1-SP 1B 75 8 —41,2 130 12 5
20°41’S 48°56’'W

499 m
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1 2 3 4 5 6 7 8
PE-1-SP IB 104 5 271 610 27 10
21°45’S 52°06'W 2B 925 14 —467 80 29 16
262 m 3B 945 11 —192 810 24 17
4B 1135 4 —595 110 25 1.8
SB 12372 4  +354 480 50 42
6B 13189 3 L4701 270 14 77
7B 1409 3 169 20 13 6.8
8B 1475 3 2296 80 2.7 18
9B 1595 3 162 100 12 34
21D 24435 2 —48 20 30 31
(2 —70 260 47 23
D 2542\,  _g 55 LI >20
29D 30107 7 —655 40 08 >20
PG-1-SP SD  4%0,3 3 —40 1750 36 2
22°33'S 47°39'W 6D 5873 10 —51,3 940 Sl 7.9
637 m
PP-1-SP 1B 133 4 =524 65 57 04
22°25'S 50°35'W 2B 2959 4 —437 420 80 1.9
474 m 3B 5103 3 —764 330 44 3.5
4B 820 20 <275 500 20 10
PU-1-SC 25D 1913 2 —55 20 35 32
26°16’S 51°03'W
754 m 33
QT-1-PR 9D 13846 2 —S5I 700 31 8,9
23°37'S 49°5T'W
530 m
RC-1-PR 18D 1737 4 152 180 24 32
26°01S 50°42'W
810 m
RI-I-RS 1B 32 3 595 120 26 2
28°18’S 55°03'W 2B 168 3 —40 100 10 4
155 m 1D 149 3 —426 80 9 44
RP-1-MT 1B 178 2 —243 240 11 8.9
20°25’S 53°57'W 21D 30358 5 —397 400 57 2.7
417 m 23D 3254 4 —485 170 45 1.6
SD-1-MT B 1342 31 =258 350 26 5,5
21°53'S 53°52'W 2B 1681 33 +205 170 7 13
281 m 6D 14516 4 —684 170 S8 1.2
$J-1-PR ID 1158 11 —424 2710 38 41
23°17'S 50°39'W 9D 8266 2  —43 20 24 0.4
1047 m
TG-1-SC 1B 120 19 —574 60 25 1
27°05'S 51°15'W 2B 2521 12 —423 230 23 42
644 m 19D 1459 1 -7 170 26 2.7
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1 2 3 4 5 6 7 8
TO-1-RS 1B 141,3 2 —64 440 33 59
29°20’S 49°48'W 10D 683,2 6 —62,8 54 5 5,8
28 m
TP-1-SC 1B 99,5 9 —50,5 570 45 5,4
26°42’S 51°26'W 2B { 125,0 4 —47.,8 220 64 1,4
1292 m 125,8 2 —31 800 58 5,6
3B 150 1 —65 110 63 0,7
4B 164 1 —32 100 29 1,3
5B 175 3 —44.38 200 1 20
6B 668 14 —33 340 12 20
7B 707,1 2 +51 250 ~0 >20
TV-1-SC 1B 280 2 —42 400 36 4,6
26°44’S 51°19'W
1075 m
TV-2-SC 78D 2963,5 5 —43,9 120 15 3,1
26°44’S 51°19'W
1073 m
Table 2: Magnetization of core samples from Maranhdo Basin
1 2 3 4 5 6 7 8
Location Core No. Depth(m) N i Jr(»  k-10% Q
BG-1-MA 25D 1160 1 —42 50 9 2
6°26” S 43°09° W
263 m
1Z-1-MA 1B 87,2 3 —30,9 80 17 1,9
5°31” S 47°30' W 5B 140,4 8 —31,8 150 16 3,1
119 m
TB-1-MA 20D 1002,5 7 + 7 10 2 1,7
7°23" S 46°07” W 21D 1041 2 + 8 130 25 1,7
303 m
NI-1-PI 9D 2140,6 1 — 9 670 57 4
5°36” S 42°35' W 13D 22232 2 + 7 230 40 2
164 m
PD-1-MA 27D 2054,9 3 13 390 40 3,6
5°20" S 44°33' W 31D 2302 2 0 340 47 2,4
143 m
RB-1-MA 56D 1816,3 2 7 130 67 0,7
8°03’ S 46°05’ W
578 m
SL-1-MA 52D 1754 2 +49,1 170 20 2,7
4°00’S 45°39'W
SIlm

Legend see table 1; Q-ratio for an inducing field of 0.3 Oe.
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Table 3: Magnetization of core samples from Amazon Basin
1 2 3 4 5 6 7 8
Location Core No. Depth(m) N i° Jr(y) k-104 Qo
AC-1-PA 220D 1091,8 1
2°30°S 55° W 223D 1116 1 l
20m 224D 1117 1 42 150 36 1,6
225D 1118 1 l
226D 1142 1
339D 2256 4
340D 2257 2 "7 500 60 3
396D 2949 5 51,8 290 72 1,3
AD-1A-AM D 798,6 8 +24,2 90 35 0,9
3°18’S 57°05' W 8D 846,3 7 — 8 170 36 1,6
55m 16D 1255,7 1 +39 360 137 0,9
BI-1-AZ 1D 582,2 8 —54,4 130 44 1
3°54’ S 61°23' W
40 m
BT-1-AM 6D 728,3 8 —32,6 50 22 0,7
4°24’ S 69°57' W 7D 794,0 5 —28,2 40 30 0,5
80 m 10D 837,1 10 —28,8 40 23 0,6
CA-2-AZ 1D 252,3 3
4°49’ S 59°15° W 2D 334 8 : +25,0 100 34 0,9
Om
CA-3-AZ 6D 663 6 +21,3 250 65 1,3
4°43’ S 59°13' W 8D 773 5 12,4 240 40 1,9
7m
CS-2-AM 2D 450,3 5 —23,8 45 18 0,8
3°49’ S 62°07' W 3D 519,8 10 —35,3 70 19 1,4
37m
FB-1-AZ 18D 1123,5 3 51,5 40 21 0,7
3°31’ S 66°05’ W 30D 1775,6 1 28,7 260 45 1,9
73m 32D 1804,5 6 +76,9 380 56 2,5
33D 1825,7 6 +73,8 410 39 3,7
FB-2-AM 14D 1287,7 3 14,3 54 89 0,2
3°17° S 66°02' W
STm
FG-1-AZ 9D 1740,1 7 +48,8 90 7 4,2
6°48’ S 70° 38’ W 10D 1768,1 9 +41,7 400 6 10
148 m 11D 1840,1 5 +82,1 110 19 1,8
13D 1980,6 5 +72,3 90 23 2,2
IB-1-PA 2D 538,9 4 40 90 22 1,3

0°57’S 51°13' W
4m

Legend see table 1; Q-ratio for an inducing field of 0.3 Oe.
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1 2 3 4 5 6 7 8
JA-1-AZ ID 6359 10 415 170 34 1,7
5930’ S 67°28' W 2D 7635 10 450 120 22 1.8
3m 15D 13819 5 4713 100 20 16
JD-1-PA 24D 12906 4 684 230 4 >20
1°57’ S 50°25' W
Sm
LA-1-AZ 13D 6135 2 +29 60 24 0,8
5942’ S 63°42’ W
58 m
LM-1-AM ID 4576 4 8 120 110 03
3931’ S 60°35' W 2D 12475 1 583 140 23 2
26 m
LQ-1-AZ sD 16651 2 70 120 13 37
338’ S 59°22' W
2l m
MA-1-PA 3D 25282 5 4465 130 40 1
2907’ S 54°20° W 38D 2840 3
20m 40D 2883 s —8 200 42 1.6
MA-2-PA 1ID 17502 2 +39 1o 23 1,5
1°53' S 54°01’ W
19m
MI-1-AZ ID 3507 2 65 150 24 2,2
3°38’ S 59°52’ W 2D 6613 5 —63,1 800 140 2
27m
MN-1-AZ ID 337
2°53'S 60°01’ W D 3405 } 8 8 150 54 !
90 m
MS-1-AM ID 2368 5  —193 23 10 0,8
4£19'S 57°36' W 2D 4269 2 —33 64 33 0.7
23 m
MU-1-AZ ID 2761 5 —93 140 33 1,4
317' S 60°35' W
30m
NO-6-AZ 7D 8551 5 +108 210 31 2,2
3954’ S 59°06 ‘W
3I9m
OA-1-PA 2D 3826 6 4535 120 21 1,8
1984’ S 55°54' W
3lm
RP-1-PA 6D 12397 1 9 10 4 1

1°07’ S 53°03’ W
9m
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1 2 3 4 5 6 7 8
SL-1-AM D 4445 6  +19,1 55 20 0,9
3°05’ S 61°26' W 29D 18270 |
29m 30D 18708 | +32 10 31 1.9
TB-1-AZ D 643 2 -8 2 70 1
4°55"S 62°50' W
50 m
TE-1-AM ID 4935 9  —I85 60 18 1
321’ S 61°41" W 4D 857 8 —556 100 33 1
50 m sD 99 1 70 100 50 0,7

The measurements listed in table 1 for the Parana Basin are plotted in Fig. 5 for
“basalt™ cores and in Fig. 6 for ‘“‘diabase” cores. The measurements listed in table 3
(Amazon Basin) are plotted in Fig. 7.

The results for the Parana Basin (table 1) have been classified into 3 categories, viz.
normal “‘basalts” reversed “‘basalts’, and all ““diabases’’ (only one ‘‘diabase” core was
reversely magnetized, orientation of one core was uncertain). Averaged values are
listed in table 4. For comparison the results form surface samples from Parana Basin
according to CREER [1962] are listed in table 5.

Averaged values for the Maranhdo Basin (table 2) and for the Amazon Basin
(table 3) are given in tables 6 and 7, respectively. In table 7 results have been classified
in groups of core samples from depths above 1000 meters and below 1000 meters (In
the latter group samples with i < 20° have been omitted). This classification was used
because the inclination is significantly higher for most core samples from below 1000 m
depth than for those from above 1000 m depth (see Fig. 7). See also next chapter.

Because of the experimental conditions it was not possible to “clean” the samples
by treatment in an alternating magnetic field. (All measurements were done by the
author in Petrobras laboratories where the cores have been stored. A demagnetization
apparatus was not available.) Therefore it may be possible that some of the rocks have
acquired a viscous magnetization which masks the direction of the original thermo-
remanent magnetization. It is known however that regarding the mean value of direc-
tion of magnetization of many samples the influence of the viscous magnetization on
the direction of the original thermoremanent magnetization is averaged out [SCHULT
1963]. Similar results were obtained by Creer [1962] for surface samples from the
Parana Basin who obtained changes in inclination of less than 2,5° by “‘cleaning™.

Discussion and conclusion

No significant variation of the intensity of magnetization Jy, Q-ratio or suscep-
tibility & with depth could be detected (see Fig. 4—6). However some dependence of
inclination of magnetization from depth may be there and also some descrepance
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the surface. The meaning of symbols for the inclinations is:

O = normally magnetized cores,
© = reversely magnetized cores,
/\ = orientation of the core is uncertain.
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Table 4: Average values for core samples from Parana Basin

N i m;j Jr k-10% Q
Normal ‘““basalts” 37 —45,8° 2.4°
(3 uncertain)

Reversed ‘“‘basalts™ 21 -+29,5° 2,7°
All “basalts” 58 39.9° 2,1° 290y 26 89
All “diabases” 31 51,5° 2,8° 370y 33 58
29 normal

1 reversed

1 uncertain

m; is the angle in degrees equivalent to the standard error of a Gaussian distribution.

Table 5: Average values for surface samples from Parana Basin according to Creer (1962)

N i m; D Jr k- 101
Normal *‘basalts” 14 —41,8° 3,1 342°
Reversed “basalts” 20 +36,6° 4,2° 170°
All “basalts” 34 38,8° 2,7 351° 960 y 20
Normal “diabases” 23 —338° 52° 342°
Reversed “‘diabases” 17 +37,1° 6,0° 167°
all ““diabases” 40 36,9° 4,6° 343> 21007 70
all “basalts” and ‘“‘diabases” 74 37,9° 2,8° 347°
D = Declination
Table 6: Average values for core samples from Maranhao Basin
N i myg Jr k- 104 Q
All “basalts™ and ‘“‘diabases” 11 18,6° 5° 210y 30 1,8
Table 7: Average values for core samples from Amazon Basin
N i mg Jr k- 104 [
All “diabases” above 1000 m depth 28 29,4° 34 140y 42 1.2
All “diabases” below 1000 m depth 18 56,8° 3,9° 180y 37 2,3

and i > 20°
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between surface samples and core samples from the Parana Basin. The following
points are noted:

1) All core “basalt” samples from the Parana Basin taken from above + 600 m
altitude (from sea level) are normally magnetized. Normally and reversely magnetized
cores came from altitudes between + 600 and 0 m. Below sea level alternately nor-
mally and reversely magnetized cores were found (Fig. 5). This alternating polarity of
magnetization is only found in plots versus altitude but not in plots versus depth.

2) Averaged inclination for “‘basalt™ core samples and surface samples seems to be
the same (table 4 and 5).

3) Most “diabase’ core samples from the Parana Basin are normally magnetized
(29 normal, 1 reversed, 1 uncertain) whereas mor than one third of the surface samples
are reversely magnetized (23 normal, 17 reversed) (see Fig. 6, table 4 and 5). The
differences between the averaged inclination of “‘diabase’ core samples and “‘diabase”
samples taken from surface outcrops (51,5° and 36,9° respectively) are considered to be
significant as well as the difference of the averaged inclination of ““diabase™ and “basalt”
core samples (51,5° and 39,9°).—The differences in the directions of magnetization
noted may be explained by differences in age but this does not agree with radiometric
age datings [CORDANI et al. 1967].

4) Intensity of magnetization and susceptibility (only for ‘““diabases’’) is much higher
for surface samples than for deep core samples from Parana Basin (table 4 and 5).
This may be due to weathering.

5) Core samples from Amazon Basin, classified into groups from below and above
1000 m depth, have significant different inclinations of magnetization (see table 7 and
Fig. 7). Samples from below 1000 m have, significant higher inclination (except a few
samples with very low inclination) than samples from above 1000 m. This can be
explained by large differences in age of these sample groups which was found by radio-
metric age measurements (see chapter Geology). Therefore a Late Carboniferous or
Early Permian age is assumed for the majority of the samples from below 1000 m depth
(except those samples with an inclination less than 20° or so) and Upper Triassic or
Lower Jurassic age for the majority of the samples from above 1000 m depth. This
means that the volcanic activity in the Amazon Basin took place in two periods of
time. The “diabase’ intruded first into a lower level of the sedimentary rocks and then
after a period of inactivity mostly into a higher level. —Another indication for the
Late Carboniferous or Early Permian age of the deeper samples is the lack of normally
magnetized samples in this groups. The mean direction of remanent magnetization of
rocks formed in the time range of uppermost Carboniferous to uppermost Permian are
characterized by reversed polarity all over the world [IRVING 1964].—The samples
from below 1000 m depth with low inclination of magnetization may have the same
age as samples from above 1000 m depth.
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Fig. 8: Change of geomagnetic palaeolatitude of Brasilia (16° S 48° W).

AD, B = “diabase” or “basalt” surface samples from Parand Basin according to
CREER [1962].

O = sedimentary rocks from South America [CREER 1965].

A D, B = “diabase” or “basalt” core samples from Parani Basin, present work.

A M = basaltic core samples from Maranhio Basin, present work.

A A; = “diabase” core samples from Amazon Basin from above 1000 m depth,
present work.

A A2 = “diabase” core samples from Amazon Basin from below 1000 m depth,

present work.

Assuming a dipol field for the earth’s magnetic field the magnetic palaeolatitude can
be calculated from the inclination of magnetization. The palaeolatitude was calculated
for Brasilia (16° S 48° W) under the assumption that the declination of the direction
of magnetization was not far from 0° (or 180°) in former times. This condition is
sufficiently satisfied for South America up to Permian age [CREer 1965]. The change
of magnetic palaeolatitude for Brasilia with geological time is illustrated in Fig. 8.
Results of the present work are plotted together with those of CREER [1965]. Going
back in time the magnetic palaeolatitude of Brasilia increased from its present value
of about 16° S to about 50° S in the Permian, 70° S in the Carboniferous and then
decreased again during Lower Palaeozoic.
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Crustal structure of the East African Rift
System from spectral response ratios of
long-period body waves’)

By K.-P. BonJer2), K. FucHs?2) and J. WOHLENBERG3

Eingegangen am 16. Dezember 1969

Summary: Crustal response ratios within the East African Rift System are determined by
spectral analysis of long-period body waves from two Hindu Kush earthquakes observed at
the stations Addis Ababa, Nairobi and Lwiro. These experimental data are compared with
theoretical response ratios of crustal models previously used in this region. A number of them
must be rejected.

The travel time through the crust at LWI (Eastern Congo) is found to be shorter than at
NAI (Kenya) and AAE (Ethiopia). From the derived crustal travel time, we can split up the
travel time anomaly given by the 1968 Tables into a part associated with the crustal and another
part associated with upper mantle structure. The existence of an intermediate high-speed layer
in the lower crust is concordant with the experimental crustal response ratios.

An estimate of crustal structure in the East African Rift System and differences of the crust
at the three stations are discussed. Instead of truncated transfer ratios, the signal dependent
truncated response ratios are used which are in a wide range insensitive to the dominant
period of the incident signal.

Zusammenfassung: Krusten-Antwort-Quotienten werden fiir das Ostafrikanische Riftsystem
durch Spektralanalyse der langperiodischen Raumwellen von zwei Hindukusch-Erdbeben
bestimmt, die an den Stationen Addis Abeba, Nairobi und Lwiro aufgezeichnet worden sind.
Diese experimentellen Daten werden mit den theoretischen Antwort-Quotienten der Krusten-
Modelle, die bisher in diesem Gebiet verwendet worden sind, verglichen. Einige sind zu ver-
werfen.

Die Laufzeit durch die Kruste bei LWI (Ostl. Kongo) ist kiirzer als bei NAI (Kenia) und AAE
(Athiopien). Aus der abgeleiteten Krusten-Durchlaufzeit kann die den 1968-Tabellen zu ent-
nehmende Laufzeitanomalie in zwei Teile aufgespalten und der Krusten- bzw. Oberen-Mantel-
Struktur zugeordnet werden. Die Existenz einer Zwischenschicht mit hoher Geschwindigkeit
im unteren Teil der Kruste ist in Ubereinstimmung mit den experimentellen Krusten-Antwort-
Quotienten.

Die fiir das Ostafrikanische Riftsystem abgeschitzte Krustenstruktur und Unterschiede der
Kruste unter den drei Stationen werden diskutiert. Statt zeitbegrenzter Ubertragungsquotien-
ten werden die signalabhingigen, zeitbegrenzten Antwort-Quotienten benutzt, die in einem
weiten Bereich unabhingig von der dominierenden Periode des einfallenden Signales sind.
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2) K.-P. Bonser u. K. FucHs, Geophysikalisches Institut, Universitidt Karlsruhe, D 75 Karls-
ruhe, Hertzstr. 16

3) J. WOHLENBERG, University College Nairobi, P.O. Box 30197, Nairobi, Kenya
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The crustal structure of the East African Rift System has been investigated with
crustal response ratios of long-period body waves. The most important results are:

An estimate of the average travel time through the crust for P- and S-waves is
6.6 and 10.7 sec, respectively, for a P-wave incident under 30° at the crust-mantle
boundary.

The travel time through the crust at Lwiro (LWI), Eastern Congo, is shorter than
at Nairobi (NAI), Kenya, and Addis Ababa (AAE), Ethiopia.

From the derived crustal travel time, we can split up the travel time anomaly given
by HErRrRIN and TAGGART [1968] into a part associated with the crustal and another
part associated with the upper mantle structure.

The existence of an intermediate high-speed layer in the lower crust is concordant
with the experimental crustal response ratios.

The area under investigation is shown in Figure 1. The three stations LWI, NAI,
AAE embrace the East African Rift System. LWI is located in the Western Rift, NAI
in the Eastern Rift and AAE in the northern part of the Great Rift Valley. In this area,
a number of crustal models have been established by other seismic methods. The con-
sistency of these models with the experimentally determined crustal response ratios
will be discussed.

Incorporating all available information on crustal structure, we have constructed
new models by matching observed and computed response ratios. Implications of the
present study on the crust and upper mantle structure in the East African Rift System
will be pointed out at the end of the paper.

Crustal Response Ratio

The method of crustal investigations by spectral transfer ratios of long-period body
waves, proposed and first applied by PHINNEY [1964], has since been used by several
authors [HANNON 1964; FERNANDEZ 1965; LEBLANC 1967; BONJER, FucHs 1969] as
an additional source of information on crustal structure. The method is based on the
comparison of experimentally derived and theoretically computed long-period spectral
transfer ratios.

We have to comment briefly on the notion of the theoretical response ratio which
is a generalization of the transfer ratio (a detailed discussion is in preparation). For
some reason, one may be forced to use such short time windows that a non-negligible
part of reverberating energy falls outside the window.

Then the truncated transfer ratio is no longer independent of the source signal
[LEBLANC 1966]. However, it can be shown by numerical experiments that, although
signal-dependent, the ratio is relatively insensitive to small variations of the dominant
period of the incident signal. For this signal-dependent truncated transfer ratio, we
prefer the term “truncated spectral response ratio”. For brevity, we shall use the
short form “response ratio”” throughout this paper. It is our experience that a rough
estimate of the source signal as viewed through the recording instrument is sufficient.
In this study, we use a signal with a dominant period of 10 sec.
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Fig. 1: Location of the three long-period stations AAE (Addis Ababa), NAI (Nairobi), and
LWI (Lwiro) in the East African Rift System.

The basis for the application of the THomMsoN-HASKELL matrix method—which is
needed for the computation of the theoretical ratios — may be violated to a certain
extent within the area under investigation. However, for the present, we assume that
within a 40 sec window the secondary waves generated by the deviation from the
horizontally layered crust are negligible compared to the reverberations caused by
vertical interference.
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Experimental Data

For our study, we have used the recordings of two deep focus Hindu Kush earth-
quakes as listed in Table 1. The recordings of the vertical component at the three
stations LWI, NAI and AAE are shown in Figure 2. In addition, the horizontal

Table 1: Deep Focus Hindu Kush Earthquakes

Date To Long. Lat. Depth Mag.
28 january 1964 14:09:17.1 70°9E 36.°5N 207 km 6.1
06 june 1966 7:46:16.2 71.°2E 36.°3N 225 km 6.3
28 JAN 1964 06 JUN 1966
STATION|Z-COMP H-MOTION (Z-COMP  H-MOTION
IN N y
ﬁ- = B A E
AAE | /” Um /
N N
. | ’
NAI \ L}J\., E JL M- : E
J N
LWI \r"‘ /y E J‘/\N _E

7|

Fig. 2: Vertical components and horizontal motions recorded by the long-period instruments
at the three stations AAE, NAI and LWI from two deep focus Hindu Kush earth-

quakes.
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motion is displayed within the 40 sec hamming window. This time window had to be
applied to exclude unexplained phases with different polarisation. Within this window,
the horizontal motion is almost linearly polarized. Long-period noise at NAI does not
affect the reproducibility of the ratios in the frequency range of interest.

TE 28 JAN 1964
204
AAE 06 JUN 1966
10
NAI 20 /\\/ 28 JAN 1964
10 06 JUN 1966
28 JAN 1964
201
LWI 0-
06 JUN 1966

o o1 02 03 flcps)

Fig. 3: Experimental ‘“‘truncated spectral response ratios” of the two deep focus Hindu Kush
earthquakes at AAE, NAI and LWI.

In Figure 3, we present the experimental response ratios TE for the two events at
the three stations. For clarity, we have displaced the two sets of data. The reproduci-
bility is remarkable. Furthermore, it should be noted that compared to AAE and
NAI the spectral peaks at LWI are significantly shifted to higher frequencies
indicating a shorter travel time through the crust at LWI than at the two other
stations.
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Inversion of Experimental Response Ratios
It is our first objective to obtain an estimate of crustal models concordant with the

experimental response ratios. In Figure 4, we compare the experimental data with the
theoretical response ratios of crustal models applied to this area by several authors.

£5678 Vplkmysec]

T 201
RHODESIA

3.0 404

2.0

AL
o)

" — -

201 DOPP

] ]
| L
201 GANE
“; 40 __|
z [km]
1TE
* /J"\J AAE
1 /\ NAI
2.01 LWI
1.0+

00 01 0.2 flcps)

Fig. 4: Comparison of experimental response ratios TE at AAE, NAI and LWI with the
theoretical response ratios TET of crustal models previously applied to the area under
investigation by several authors. Only model GANE [1956] is acceptable for further
computations.
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The spectral peaks of the model RHODESIA [see WOHLENBERG 1967, p. 20] are
severely shifted to higher frequencies compared to the experimental response ratios.
This indicates that the travel time through the thin crustal model RHODESIA is too
small. This model has to be rejected for the area under investigation.

In the second model, J.-B. [JEFFREYS, BULLEN 1948] the spectral peaks are again
significantly shifted to higher frequencies. This shift is caused by the small crustal
travel time. The model J.-B. cannot be accepted for this area.

The spectral peaks of the third model Dopp [1964] are within the range of the
corresponding observed peaks. Nevertheless, on the basis of results obtained in ex-
plosion seismology, we do not consider a model with a P-velocity of 5.6 km/sec to a
depth of 33 km as realistic.

In the last model GANE [GANE et al. 1956], the theoretical ratios almost match the
observed ratios. This is practically a one-layer model with an acceptable average velo-
city of a normal continental crust. We shall adopt this model as a basis for the con-
struction of crustal models whose theoretical response ratios are in better agreement
with the observed ratios.

For the determination of the thickness of a one-layer crust FERNANDEZ [1965,1967]
proposed the use of master curves. This method is not applicable if a non-negligible
part of the reverberating energy falls outside the time window. Instead, we shall use
a catalogue of theoretical response ratios TET depicted in the middle part of Figure 5.

TET
— TET
—
LAYER THICKNESS D[km):
Ve[ kmisec] 2 D =33 km
2
. __62
T 26 AAE 4
D l
. _.82 28
30 D =40 km
. nat 2° h
34 10
36
N, ”
I\

38 D =30 km

40 20
2 Lwi ‘o

I
00 01 0.2 03flcps] 00 0.1 0.2 flcps)

Fig. 5: Theoretical response ratios TET of a one-layer crustal model with variable thickness D.
In the right part, the averaged experimental ratios TE (dashed line) are compared with
the theoretical ratios TET (solid line) selected from the catalogue in the middle of the
figure.
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The corresponding one-layer crust is shown on the left. The P-velocity in the crust
is 6.2, in the mantle 8.2 km/sec, and the angle of incidence at the crust-mantle boundary
is 30°. The crustal thickness D is varied from 22 to 42 km. In the right part, the dashed
lines are the averaged experimental ratios TE. The best fitting theoretical ratios (solid
lines) are taken from the catalogue of response ratios. The thickness D for the one-
layer crustal model is 33 km at AAE, 40 km at NAI, and 30 km at LWL

The crustal models require further refinement for two reasons. First, a closer in-
spection of Figure 5 shows that the positions of theoretical and experimental peaks
have only been fitted in the mean. Numerous attempts to fit all peaks individually
failed since in the case of a one-layer crust the positions of the individual peaks of the
response ratios cannot be changed independently from each other. Therefore, the
experimental data require at least one more degree of freedom of the crustal models.—
Secondly, there is a number of reports on the observation of intermediate velocities
between 6.7 and 7.6 km/sec in rift structures in all parts of the world [WILLMORE,
HaLes and GanE 1952; HaLes and Sacks 1958; DRAKE and GIRDLER 1964; Dorp
1964 ; L PicHoN, Houtz, DRAKE, and NAFE 1965; TALwaNI, LE PicHON, and EwING
1965 ; ANSORGE, EMTER, FUCHS, LAUER, MUELLER, and PETERSCHMITT 1969 ; BLUNDELL,
GrrrrFITHS, KING, KHAN et. al. 1969).

For these two reasons, a high-speed intermediate layer has been introduced at the
base of the three crustal models. Figure 6 demonstrates the improvement in the fit
of the individual peaks of the theoretical and experimental ratios. At the bottom of
the figure, the experimental response ratios for the three stations AAE, NAI, and

AAE NAI Lwl

CRUSTAL
MODELS » x
_nl
£ laml | 1,:....;
TET TET
3o ]ﬁl
THEOR.
RATIOS 20, &
10 10

EXPER.

RATIOS . ﬁ

| |

L) ot 07 flepsl a0 o 92 thes] a0 01 02 tiepsl

Fig. 6: Comparison of experimental TE and theoretical response ratios TET of the multi-
layered crustal models derived for the three stations AAE, NAI and LWI.
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LWI are depicted. In the middle part, the theoretical response ratios and in the top
part the corresponding crustal models are displayed. In this type of crust, the top of
the intermediate layer is found at a depth of 24 km in AAE, 16 or 17 km in NAI, and
12 km in LWI with an accuracy of about 2 km.

As travel times through the crustal models for a P-wave incident at 30° at the
crust-mantle boundary, we find t, = 6.7 sec in AAE, t, = 7.2sec in NAI, and
tp = 6.0 sec in LWI. Averaging these crustal travel times in the region of the East
African Rift System, we obtain t, = 6.6 sec. This corresponds to 10.7 sec S-travel
time.

The difference in crustal travel times at AAE and LWI amounts to +0.7 sec.
Comparing this result with the difference of + 1.9 sec taken from the regional varia-
tions in P travel times [HERRIN and TAGGART 1968] at AAE and LWI, the remaining
difference of 1.2 sec has to be attributed to the mantle. It must be concluded that the
delay of P-waves in the mantle near AAE is larger than near LWI indicating the
presence of more material with a lower velocity in the mantle below AAE as com-
pared to LWI.

MoLNAR and OLIVER [1969] arrived at a similar conclusion from the observed
absence of S, phases for paths crossing the northern part of the Great Rift Valley.

The difference in travel time through the crust under NAI and LWI is 4 1.2 sec.
This delay at NAI is partly caused by the thicker intermediate layer compared to
LWI.

SOowERBUTTS [1969] postulated the presence of more lowdensity material in the
Eastern Rift near NAI than in the Western Rift near LWI. The resultant density
deficit may be related to the crustal travel time delay derived from the present crustal
response study.

Conclusions

Information on crustal structure in the East African Rift System has been obtained
by the inversion of experimentally determined spectral response ratios of long-period
body waves from two deep focus Hindu Kush earthquakes. The derived crustal
models permit a number of important conclusions:

The average travel time through the crust for P- and S-waves can be estimated at
6.6 and 10.7 sec respectively, if a P-wave is incident under 30° at the crust-mantle
boundary.

The difference in P-travel time through the crust is 0.7 sec at AAE and LWI,
1.2 sec at NAI and LWI.

The corresponding difference of travel time anomaly between AAE and LWI taken
from the 1968 tables is 1.9 sec. The additional delay of + 1.2 sec must be associated
with the presence of more material of lower velocity under AAE than under LWI.

The existence of an intermediate high-speed layer in the lower crust is concordant
with the experimental crustal response ratios.
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The truncated spectral response ratios used in this study are a generalization of the
well-known transfer ratios. The new method will be discussed in more detail in a
future paper.
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Crustal Investigation from gravity measurements
at the scarp of the Ethiopian Plateau

By J. MakRris!), P. THIELEZ) and J. ZIMMERMANNL)
Eingegangen am 16. Dezember 1969

Summary: Models of the crust have been constructed from gravity traverses across the escarp-
ment of the Ethiopian Plateau and the northern part of the East African Rift near Addis
Ababa. The densities used for the computations are closely related to seismic results obtained
at the western part of the Rift, the Red Sea and the Gulf of Aden. They are:

2.65 g/cm? for the upper part of the crust,

2.85—2.95 g/cm3 for the ‘“‘intermediate” layer,

3.00—3.10 g/cm3 for the mantle material.

The main results are:
The crustal thickness decreases to the north from 38 km under Addis Ababa to 15 km under
Asmara at the edge of the Plateau;
the gravity anomaly obtained in the Rift can be explained by mantle material rising under the
Rift;
the major tectonic fracture between the Ethiopian Plateau and the Depression of Afar seems
to be located just in front of the escarpment on the side of the Depression;
the “intermediate” layer rises at the edge of the Plateau towards the Depression to a depth
of about 10 km.

Zusammenfassung: Aus Schweremessungen am Abfall des Athiopischen Plateaus und im
nordlichen Teil des ostafrikanischen Grabensystems wurden Krustenmodelle entwickelt. Die
fiir die Modellberechnungen eingesetzte Dichteverteilung lehnt sich eng an seismische Resul-
tate aus dem westafrikanischen Grabensystem, dem Roten Meer und dem Golf von Aden an.
Die angenommenen Dichtewerte sind:

2,65 g/cm3 fiir den hoheren Teil der Kruste,

2,85—2,95 g/cm3 fiir die ,,intermedidre* Schicht,

3,00—3,10 g/cm3 fiir das benachbarte Material des oberen Mantels.

Die Hauptergebnisse der Untersuchung sind:
Die Krustenméchtigkeit nimmt nach Norden von 38 km unter Addis Abeba auf 15 km unter
Asmara am nordlichen Ende des Plateaus ab;
die Schwereverteilung im nérdlichen Rift kann durch ins Rift eindringendes Mantelmaterial

gedeutet werden; .
die tektonische Hauptstorung ist dem Abfall des Athiopischen Plateaus auf der Seite der

Depression vorgelagert; .
der ,,intermediire* Horizont steigt am Rande des Athiopischen Plateaus auf ca. 10 km Tiefe an.

1) Institut fiir die Physik des Erdkorpers, Universitit Hamburg, D 2 Hamburg 13,
BinderstraBe 22, Germany
2) Geoditisches Institut, Universitdt Karlsruhe, D 75 Karlsruhe, EnglerstraBe 7, Germany
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1. Introduction

It is widely accepted from geological and geophysical evidence that the Red Sea
and the Gulf of Aden have originated as a consequence of the drifting of the Arabian
peninsula off of Africa. This movement implies a translation to the north, combined
with an anticlockwise rotation of approx. 8° [GIRDLER 1965; LAUGHTON 1965].
LAuGHTON [1965], reconstructing the conditions prior to seperation, placed parts of
Yemen (Arabian peninsula) over a part of East Africa. The supposed area of super-
position is now emerged land, known as the Depression of Afar. Laughton suggests
that the Afar Depression might be new basaltic crust.

MOoHR [1962] describes Afar as ‘‘a downfalted and downwarped triangular area of
the original Arabo-Ethiopian Swell at the intersection of three units of rifting”. He
concludes from geological observation that the hypothesis of superposition is un-
tenable. GouIN [1969] reinforces MoHR’s geological interpretation with geophysical
data (gravity observations, attenuation and dispersion of surface waves travelling
through Afar) and considers the area as a continental structure of average thickness.

The contradicting opinions make it clear that more geophysical and geological
investigations in Afar are necessary, before the physical conditions and structure of
this area can be understood. Since the beginning of 1969 the Deutsche Forschungs-
gemeinschaft is supporting a scientific program in Afar. At a first stage geology and
gravity observations are being conducted. For the future explosion seismology,
magnetic deep-soundings and magneto-telluric measurements are planned. In this
paper the results obtained from a short gravity survey early in 1969 at the scarp of
the Ethiopian Plateau will be presented.

2. The Geography of Afar

The lowland of Afar is located in Northeast Ethiopia, extending approximately
from 10 to 15° N and 40 to 43° E (Fig. 1). In the west and south it is bounded respec-
tively by the scarps of the Ethiopian and Somali Plateaus. In the northeast the Danakil
Alps, extending from the Gulf of Zula to the Gulf of Tadjura, border the area. Afar
is funnel-shaped opening to the south. Large parts of the land, particularly the north,
are as deep as 200 m below sea level. The southwest has larger elevations, between
300 to 400 m above sea level, and is dominated by the river Awash with her swamps
and lakes. The river terminates at Abhe Lake at the border of Ethiopia and French
Somalia.

Plateau-basalts and recent volcanic rocks cover much of the floor in the north,
obscuring the geological past. Volcanism in the south is lined up as an extension of
the Wonje Fault Belt of the East African rift, striking to NE and changing to NNW
through North Afar. The hostile interior of the region with extreme climatic con-
ditions and difficult communications makes scientific investigations very problematic.
It was one purpose of this short survey, apart from the scientific program, to explore
the local terrain in order to be able to plan major geophysical investigations.
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3. The measurements

The measurements include:

1. Gravity observations.
2. Observations of the vertical component of the earth’s magnetic field.

3. Barometric elevation measurements.

3.1 The gravity observations

One hundred new gravity stations along three traverses with a total length of three
hundred kilometers were established at the escarpment of the Ethiopian Plateau
(Fig. 2, profiles I, II, III).
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12*4
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3 v - . . . r
38" 20" Py “
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Fig. 2: Geographic position of gravity traverses used for this paper.

The measurements were conducted with two La Coste and Romberg gravity meters
No. 87 and No. 115. Both instruments worked very reliably, and their field-readings
agreed always better than 0.1 mgal. Their drift was linear and did not exceed the
magnitude of 0.15 mgal/month. Figure 3 shows the long-range results and the position

of the profiles.
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Fig. 3: Long-range gravimetric connections and relative positions of gravity profiles measured

in 1969.

The field measurements were referred to the basic gravity point

Addis Ababa K: g = 977481,75 mgal.

The results were corrected for tide effects.

3.2 The magnetic measurements

The vertical component of the magnetic field was observed with an Askania GfZ-
torsion balance, No. 661034, at all gravity stations. The instrument was calibrated
several times during the campaign. Daily variations were corrected from registrations
obtained at the Geophysical Observatory, Addis Ababa.
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The accuracy of these measurements is not better than + 20 to 30y. The field con-
ditions in our area of investigation require a greater density of observations than was
achieved, since basaltic extrusives may locally influence the measurements. For this
reason the magnetic profiles should not be used for a detailed interpretation. At the
present stage we are satisfied if the trend of the field can be obtained.

3.3 The barometric elevation measurements

The elevations of the gravity stations were measured by altimeters, type: Thommen,
3B 4.02. A set of four instruments was used simultaneously in order to eliminate
instrumental errors and to increase the accuracy. Each field-point was repeated at
least twice, on the average three times. Daily pressure variations were locally re-
corded by a barograph. Air-temperature and humidity were measured by means of
a psychrometer at every point.

The accuracy of elevations varied from profile to profile between three to five
meters, according to experimental conditions and differences in elevation. We con-
sider this accuracy as sufficient for the purpose of our investigation.

4. Evaluation and representation of the measurements

The gravity, magnetic and altimetric measurements are presented in Fig. 4, 5, 6.
For each profile:
curve H isdrawn along the altitudes measured at each station.
curve Ag’ is the free-air anomaly reduced to sea level.
curve /1g’’ represents the Bouguer anomaly, which is reduced to sea level for eleva-
tion, up to Hayford zone Oz (0 to 167 km) for the mass reductions with
density = 2,67 g/cm3. The accuracy of the Bouguer anomalies is not
better than + 5 mgal on the average. This accuracy could only be achieved
after the topographic corrections were calculated.

curve 4 Z shows the magnetic anomaly referred to the first point of each traverse.
The values are corrected for the daily variations, and the accuracy is not
better than 20—30y.

Short dashes beneath the distance-axis indicate the locations of observation
points.

The terrain corrections were calculated as follows: From topographic maps of
1:500.000 a grid of geographic coordinates d¢ + 64 = 2,5 - 2,5" was constructed and
the average height of each compartment estimated. With the help of these average
heights the topographic corrections from Hayford zone Oz up to 10 km around each
station were calculated. For the rest of the topography a geographic grid, d¢p - 64
= 1,25" - 1,25', of average heights was photogrammetrically evaluated. For this
purpose areal photographs of 1:50.000 were used. The terrain corrections varied
between 5 to 20 mgal.
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Fig. 4: Profile I.
H = Terrain elevation; Ag” = Free-air anomaly; 4g’’ = Bouguer anomaly; 4Z = Magnetic
anomaly of the vertical component; Density of reductions = 2.67 g/cm3,

Reference level: Hop = 0 m (Red Sea); Terrain and Bouguer corrections spherical from
zone A to Oz (0 to 166.7 km).
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Fig. 5: Profile 1I. Explanations see Fig. 4.
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Fig. 6: Profile III. Explanations see Fig. 4.

5. Interpretation

The gravity traverses measured by the authors cover only a small part of the
escarpment at the Ethiopian Plateau. In order to obtain a better picture of this
structure, we used two more profiles further south (Fig. 2 profiles IV and V) for
the interpretation.

Profile 1V from Kembolcha to the Depression of Afar was measured by GouiN
and MonRr [1964], and profile V crossing the Rift from the Ethiopian to the Somali
Plateau at Addis Ababa was measured by MoHR and RoGeRs [1966]. The Bouguer
values of both traverses have not been corrected for topography, and the elevations
of the gravity stations are single-measured with only one altimeter. The accuracy ex-
pected cannot be better than approx. 10% of the total anomaly. The average distance
between the gravity stations along these traverses is about 5 km.

As a first approach of an interpretation we assumed a density difference do =
+ 0,3 g/cm3 (2,9 to 3,2 g/cm3) between crust and mantle. The results are given in
Fig.7, 8 and 9. These crude models had to be rejected, since they lead to quite un-
realistic dimensions of the crust. The only information they give is the approximate
location of the major tectonic fracture which has to be placed just at the end of the
escarpment towards the Depression.

These first results and the fact that the gravity gradients observed are fairly steep
require a more complicated crustal model with a shallower anomalous mass distri-
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Fig. 7: Profile I showing the topographic relief, the model causing the anomaly and the
measured anomaly:Ag" compared to the calculated one.
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bution. A series of several models was computed for profiles II, 1V and V. The resuits
are given in Fig. 10, 11 and 12. Profile I was excluded from these calculations due to
the fact that the horizontal gradient of about 15 mgal/km and the gravity anomaly
of more than 100 mgal observed between the end of the escarpment and the coast of
the Red Sea can only be simulated by a vertical displacement of 9 km, at shallow
depth. The similar trends of the gravity and the magnetic field lead to the conclusion
that the material causing the anomaly must have greater density and magnetization
than the granites composing most of the escarpment between Asmara and Massawa.
The local conditions are too complicated to permit more detailed models, since the
available geological and geophysical informations are inadequate.

The density-combinations shown in Fig. 10, 11 and 12 are closely related to the
crustal models proposed by Dorp [1964] for the western Rift Valley of Africa. The
only significant modification introduced is lower density within the upper mantle,
which is also postulated by GIRDLER [1965] and LauGHTON [1965] for the Red Sea
and the Gulf of Aden. From our models obtained so far, we conclude:

The crust beneath the Ethiopian Plateau thins towards the Red Sea from a thick-
ness of about 38 km under Addis Ababa to about 15 to 20 km under Asmara at the
northern edge of the Plateau.
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Fig. 11: Profile IV—see Fig. 10.



310 J. MAKRIS, P. THIELE and J. ZIMMERMANN

PROFILE Y
PROFIL ¥
i FICHE 2000
2600
Lo ASELLE ;f:
2200 ADCIS H 2200
2000 ABABA 2000
1 e i
[m} 1400 AWASH-RIVER %00 [m]
NW a ] 50 oo 200 250 —»SE
[mgal] 180 ;[‘N"]
720 ag” m
) N 240 !
60 260
[mga] 180 ag” 180 [mgal]
200 20
bom b mw |
0 w -
B %0
[xm] © LN L
. 12265 o
& 72300
50 50
[maal) 180 ag" 0 [mgal]
200
b A w |
- W -
%0 0
fem] o 0 [am]
% 722,65 » ‘
—_— P28 =
50 s0

Fig. 12: Profile V—see Fig. 10.

The gravity high observed at the Rift near Addis Ababa is caused by mantle
material rising under the Rift.

The crust of the Plateau thins towards the Depression, and the “intermediate”
layer of 2,95 g/cm3 rises at the edge of the escarpment to a depth of about 10 km.

Apparently the major tectonic fracture does not coincide with the escarpment but
is slightly displaced toward the Depression.

BonJER, FucHs and WOHLENBERG [1969] derived a crustal model for Addis Ababa
from a study of crustal response ratios of long-period body waves. Implications will
be discussed in a joint communication.
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Die Verbreitung von schadenverursachenden Erdbeben
auf dem Gebiet der Bundesrepublik Deutschland

Versuch einer seismologischen Regionalisierung

The distribution of earthquakes causing damage on the
territory of the Federal Republic of Germany

An attempt of seismic regionalisation

Von L. AHORNER, Bensberg, H. MurAawsKI, Frankfurt, und G. SCHNEIDER, Stuttgart!)
Eingegangen am 18. Februar 1970

Zusammenfassung: Die Schadenbebentitigkeit auf dem Gebiet der Bundesrepublik Deutsch-
land im Zeitraum 1000—1969 wurde aufgrund aller verfiigbaren makro- und mikroseis-
mischen Daten analysiert und in mehreren Karten und Tabellen dargestellt. Die stéirksten
bisher aufgetretenen Erdbeben hatten die Intensitit Io ~ 8 und die Magnitude M ~ 6.

Es wurde versucht, den EinfluB des geologischen Baus und der Tektonik auf die Verteilung
der Erdbebenerschiitterungen zu ermitteln. Aus der beobachteten seismischen Intensitéts-
verteilung, die in einer besonderen Karte dargestellt wurde, und aus der Anordnung bedeu-
tender quartiarer Bewegungen wurde eine wahrscheinliche Verteilung fiir die zu erwartenden
Erschiitterungen der Stiarken 7 und 8 nach der zwélfteiligen MERCALLI-SIEBERG-Skala ent-
wickelt. — Die Schwerpunkte der Schadenbebentitigkeit liegen in den westlichen Teilen der
Bundesrepublik. Es sind im Norden der Westfliigel der Niederrheinischen Bucht, im Siiden
der Oberrheingraben, die Schwibische Alb, Oberschwaben und das Bodenseegebiet. Vor
allem hat die Schwibische Alb zum seismischen Energieumsatz des laufenden Jahrhunderts
beigetragen.

Summary: Based on a thorough study of all available macroseismic and instrumental records
the spatial and temporal distribution of shocks having caused damages on the territory of
the Federal Republic of Germany during the period between 1000 and 1969 are compiled in
the form of maps and tables. The strongest earthquakes which could be observed until now
reached a maximum intensity /o ~ 8 (on the macroseismic scale of MERCALLI-SIEBERG) and
a magnitude M ~ 6.

An attempt has been made to evaluate the influence of geologic and tectonic structures
on the location of earthquake movements. Regarding the distribution of seismic intensities,
as shown on a special map, and the occurrence of important Quaternary dislocations a pro-
able seismic zoning map is given to show those regions for which macroseismic intensities
I =17 and I = 8 have to be expected. The most active focal regions causing damages from
time to time are situated in the western part of the Federal Republik. In the north of the
country this is the western half of the Lower Rhine basin, in the south these are the Upper
Rhine graben, the Swabian Jura and the Molasse basin near the Lake of Constance. During
the first half of the 20th century the Swabian Jura was the most important centre of earth-
quake activity in Germany.

1) Dr. L. AHORNER, Abteilung fiir Erdbebengeologie des Geologischen Instituts der Uni-
versitdt Ko6ln, 506 Bensberg, Vinzenz-Palotti-StraBe 26.
Prof. Dr. H. Murawski, Geologisch-Paldontologisches Institut der Johann-Wolfgang-
Goethe-Universitit, 6 Frankfurt /Main, Senckenberganlage 32—34.
Dr. G. SCHNEIDER, Institut fiir Geophysik der Universitat, Stuttgart, 7 Stuttgart-O.,
Richard-Wagner-StraBe 44.
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A. Einleitung

Erdbeben sind auf dem Gebiet der Bundesrepublik keine Seltenheiten. Zumeist
handelt es sich um schwache Erschiitterungen, doch kommen in einigen Gegenden
auch starkere Beben vor, die Gebiaudeschiaden und selbst leichte Gebaudezerstorungen
hervorrufen konnen. Die genaue Kenntnis dieser Schadenbebengebiete ist nicht nur
von wissenschaftlichem, sondern zugleich von grolem praktischen Interesse. Es hat
deshalb in der Vergangenheit nicht an Versuchen gefehlt, die Zonen erhohter Erd-
bebengefihrdung zu erkunden und kartenméiBig darzustellen. Entsprechende Karten
wurden fiir ganz Deutschland z. B. von SIEBERG [1932], SPONHEUER [1962] und HILLER,
ScHWARZBACH und SPONHEUER [1955] verdffentlicht. Die zuletzt erwihnte Karte ist
auch dem DIN-Blatt 4149 beigefiigt, welches fiir Baufachleute Richtlinien fiir die
Bemessung und Ausfiihrung von Bauwerken in den deutschen Erdbebengebieten gibt.

Von der Arbeitsgruppe ,,Seismische Zonen** in der Européischen Seismologischen
Kommission (ESC) wurde im Februar 1968 vorgeschlagen, fiir Europa eine einheit-
liche Karte der Erdbebenzonen auszuarbeiten. An die einzelnen Lander erging die
Aufforderung, fiir ihr Gebiet die notwendigen Grundlagen zu erstellen. Dies gab
die Veranlassung, die Schadenbebentitigkeit auf dem Gebiet der Bundesrepublik
erneut zu untersuchen und eine seismologische Regionalisierung entsprechend den
Richtlinien der ESC vorzunehmen. Uber die Ergebnisse dieser Untersuchungen,
die sich in mancher Hinsicht von den fritheren unterscheiden, wird im folgenden
berichtet.

B. Seismologische Grundlagen

Geologische, seismologische aber auch felsmechanische Untersuchungen machen
deutlich, daB Erdkruste und Erdmantel unter dem EinfluB im allgemeinen groB-
raumiger tektonischer Spannungen stehen. Dieses Spannungsfeld, das sich durch
Richtung und GroBle von drei Hauptspannungen beschreiben 1dBt, wirkt auf ein
elastisch-plastisches Diskontinuum, den zerspaltenen geologischen Korper, der auf
eine bewegte Belastungsgeschichte zuriickblickt. Wird innerhalb eines betrachteten
geologischen Korpers an einer Stelle die FlieBgrenze liberschritten, so kommt es zu
langsamen Bewegungen von Teilschollen gegeneinander, wird die Bruchgrenze er-
reicht, so treten schnelle Bewegungen (Erdbeben) auf. Der letztere Bewegungstyp
kann, je nach Materialbeschaffenheit, den Abschluf3 eines lingeren FlieBprozesses
darstellen oder sich mehr oder weniger direkt an eine elastische Deformation an-
schlieBen. Im allgemeinen erfolgen alle Bruch- und FlieBvorginge des geologischen
Bereichs an bereits vorgezeichneten Flichen innerhalb der Erdkruste bzw. des Erd-
mantels. Kommt es zu einem Erdbeben, so geht ein Teil der in dem betroffenen
Gesteinsvolumen gespeicherten potentiellen elastischen Energie in kinetische Energie
(Erdbebenwellen) und andere Energieformen (wie z. B. Reibungswarme) iiber. Die
seismische Wellenenergie E stellt also nur einen gewissen Bruchteil der Abnahme an
potentieller Energie AJ dar: E = gAJ (q = seismischer Wirkungsgrad).
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Die bei einem Erdbeben in Wellenform frei werdenden Energiebetrige liegen zwischen
109 erg (Mikroerdbeben) und 1025 erg (stirkste bisher festgestellte Erdbeben). Um eine
MafBzahl zur Beschreibung dieses breiten Energiebandes zu haben, wurde von RICHTER
die Erdbeben-Magnitude, ein logarithmisches Maf} zur Beschreibung der instrumentell
bestimmten Erdbebenenergie, eingefithrt. Nach GUTENBERG und RICHTER [1956b]
besteht zwischen der Magnitude M und der seismischen Wellenenergie E folgende
empirische Beziehung:
logE=114-}+15M

Die Berechnung von M erfolgt normalerweise nach den an den Erdbebenstationen
registrierten Maximalwerten der Bodenamplitude oder Bodenschwinggeschwindigkeit,
jedoch ist mit Hilfe von empirischen Beziehungen auch eine Bestimmung aus makro-
seismischen Daten moglich. Nach KArNik [1969] 148t sich zwischen der Maximal-
intensitdt Ip und der Magnitude bei Kenntnis der Herdtiefe folgende fiir Europa giiltige
Beziehung aufstellen:

M, =0,51 + logh + 0,35

M,, ist die aus makroseismischen Daten berechnete Magnitude. Die Herdtiefe 4 (km)
kann aus der Abnahme der Intensitit mit der Entfernung vom Herd bestimmt werden
[SpoNHEUER 1958, 1969]. Zur intensititsmiBigen Einstufung der makroseismischen
Beobachtungen beniitzt man die zwolfteilige Skala nach MERCALLI-SIEBERG, die nach
neuen Erfahrungen von SPONHEUER [1965] dargestellt wurde.

Aufgrund zahlreicher MeBwerte, die hauptsichlich in den USA gesammelt wurden,
kann heute jedem Wert der makroseismischen Skala eine bestimmte GroBe der bei
einem Erdbeben auftretenden BewegungsgroBen (Bodenbeschleunigung, Boden-
geschwindigkeit, Bodenverschiebung) zugeordnet werden [vgl. GUTENBERG und
RICHTER 1956a, SPONHEUER 1965]:

Makroseis- Bodenbeschleunigung  Bodengeschwindigkeit Bodenverschiebung
mische Intensitét b v a
1 (mm/sec2) (mm/sec) (mm)
5 120— 250 . 4— 8 0,1—0,3
6 250— 500 8— 16 0,3—0,5
7 500—1000 16— 32 0,5—1,0
8 1000—2000 32— 64 1,0—-2,0
9 2000—4000 64—127 2,0—4,0
Frequenzbereich: Frequenz: Frequenz:
f=2—10Hz f=5Hz f=5Hz

Bemerkung: Die GroBen b, v und a sind Scheitelwerte. Nur die Angaben iiber die Be-
schleunigung beruhen auf Messungen. Die Werte fiir v und a sind reine Rechen-
groBen, bezogen auf f = 5 Hz.
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C. Geotektonischer Bau (Karte A)

Geoteklonische Ubersichtskarte
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Abb. A: Geotektonische Ubersichtskarte (Karte A).

Map of the main geotectonic features.
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1 = Varistisches und prévaristisches Gebirge (Basement)
Basement of herzynian or preherzynian age

2 = Varistische Molassenzonen (Innensenken und Vortiefen)
Herzynian molasse basins (interior basins and foredeeps)

3 = Alpenkorper
Alps

4 = Subalpine Molasse (gefaltete Molasse)
Folded molasse

5 = AuBenmolasse (ungefaltete Molasse)
Unfolded molasse

6 = Hauptvorkommen tertidrer und quartiarer Vulkanite
Volcanic rocks of tertiary or quaternary age

7 == Steinheimer Becken (W) und Nérdlinger Ries (E)

8 = Tiefenlinien der Basement-Oberflache
Top of the basement

9 := Tiefenlinien der Tertidrbasis (Molassebecken)
Basis of the tertiary rock complex (molasse foredeep)

10 = Verbreitungsgrenzen der permischen Salzstocke
Region with permian salt diapirs

11 == Siidgrenze der Verbreitung permischer Salze
Southern limit of permian salt rocks

12 -: Saxonische Strukturen
Saxonian tectonic structures

13 = Verwerfungen
Faults

14 = Verwerfungen mit deutlichen quartiren Bewegungen
Faults with important quaternary movements
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Die Verteilung der Erdbeben im betrachteten Raum wirft die Frage nach der Bezie-
hung von Erdbebenverteilung und geologisch-tektonischem Bau auf. Es ist daher von
besonderem Interesse, einige wichtige Grundziige dieses geologischen Baues aufzu-
zeigen.

Einen recht groen Raum nehmen auf der Karte Gebiete ein, die durch varistische
oder dltere Tektonik ihre Priagung erhalten haben. Sie treten vor allem im Rheinischen
Schiefergebirge (rechts- und linksrheinisch), im Harz, Schwarzwald, Odenwald,
Spessart und in der Bohmischen Masse zu Tage. Natiirlich unterteufen solche Kom-
plexe auch Gebiete mit jiingeren Deckschichten. Gekennzeichnet sind sie durch meist
intensive Faltung, Schuppenbau, vielfach auch deutliche Schieferung und in manchen
Gebieten durch das Auftreten metamorpher Gesteine (z. B. Schwarzwald, Odenwald,
Spessart, Bohmische Masse usw.). Daneben finden sich vielerorts auch gréBere Kom-
plexe von Magmatiten (Granite und Verwandte, Diorite, Gabbros usw.), wie das z. B.
im Schwarzwald, Odenwald, der Bohmischen Masse und im Harz der Fall ist. Die
Bruchtektonik steht sehr oft in enger genetischer Beziehung zur Faltung. Daher er-
geben sich oft deutliche geometrische Zuordnungen zu einzelnen Falten oder ganzen
Faltensystemen. Allerdings treten auch zahlreiche varistische Briiche (Verwerfungen,
horizontale Verschiebungen, Aufschiebungen usw.) und solche jiingerer Entstehung
auf. Fiir eine Reihe solcher Bruchzonen wurde vermutet, daB sie groBen Bruchstruk-
turen (Lineamenten) im Untergrund aufsitzen [vgl. z. B. MURAwsKI 1960, 1964;
PiLGER 1955, 1957].

Neben diesen, im wesentlichen durch Faltentektonik gekennzeichneten Gebieten,
wurden noch die Bereiche jungvaristischer Vortiefen (z. B. Ruhrgebiet) und Innensenken
(z. B. Saar-Nahe-Senke) angezeigt, da hier nicht liberall Faltentektonik, dagegen sehr
oft Bruchtektonik von Bedeutung ist. In ihnen sind Schichten des Karbons und bei den
Innensenken auch des Perms (Rotliegendes) vorhanden. Vor allem die Rotliegend-
Schichten der Innensenken enthalten auch in groBerem Umfang Vulkanite (Quarz-
porphyre, Melaphyre usw.).

Besonders groBe Ausdehnung besitzen auf der Karte jene Gebiete, die von jung-
paldozoisch (Perm-)-mesozoischem Deckgebirge eingenommen werden. Ein solches
Gebiet befindet sich in Siiddeutschland und wird hier als ,,Siiddeutsche GroBscholle**
(frither: Siidwestdeutsche GrofBischolle) bezeichnet. Diese Grofischolle ist von drei-
eckiger Gestalt. Sie wird im Westen durch den Oberrheingraben (mit seinen Rand-
gebirgen), im Osten durch den Westrand der Bohmischen Masse und im Siiden durch
die Alpen und ihre nordliche (Molasse-) Vortiefe begrenzt [CARLE 1955]. — Ein
weiteres Gebiet zieht sich zwischen dem Rheinischen Schiefergebirge einerseits und
dem Harz und Thiiringer Wald andererseits entlang und wird als ,,Hessische Senke**
oder ,,Hessische StraBe‘‘ bezeichnet. Dieses Gebiet stellt die Verbindung zwischen der
,,Suddeutschen GroBscholle** und dem Norddeutschen Hiigel- und Tiefland her. —
Vor allem aber werden die weiten Gebiete Norddeutschlands von solchen Deck-
gebirgsschichten eingenommen. — In allen diesen Bereichen spielt die Bruchtektonik
eine besonders groBe Rolle. Die Briiche sind mesozoischen Alters — mit z. T. jung-



Die Verbreitung von schadenverursachenden Erdbeben 319

paldozoischen Vorldaufern und kidnozoischer Nachfolgetektonik. Andererseits treten
auch Briiche auf, die erst im Tertidr entstanden und z. T. bis heute aktiv sind (z. B.
Briiche des Oberrheingrabens oder der Niederrheinischen Bucht). Uberall herrscht
Bruchtektonik mit deutlicher Vertikalkomponente vor, jedoch ist auch eine ganze
Reihe von Bruchzonen mit horizontaler Komponente bekannt. Die auf den seismischen
Karten C bis F eingetragenen Gebiete mit Erdbeben der Stiarke 7 und 8 liegen zum
grofiten Teil in Bruchzonen mit junger Tektonik. Auch in diesem Gebiet machen sich
Lineamentstrukturen immer wieder in der Erdgeschichte bemerkbar. Sie sind z. T.
schon friih angelegt worden und stellen groBregionale Schwichezonen dar, die bei
spéteren Beanspruchungen immer wieder aufleben konnen [KNETSCH 1967, MURAWSKI
1960, 1964].

Der norddeutsche Raum kann in drei Zonen gegliedert werden. 1. Das Hiigelland
nordlich des Rheinischen Schiefergebirges, in dem Vertikaltektonik verschiedenster Art
von mesozoischem Alter zur Bildung langgestreckter Strukturen fiihrte (z. B. ,,Pyr-
monter Achse*, , Piesberg-Achse, Struktur des Teutoburger Waldes usw.). Diese
Strukturen sind gekennzeichnet durch Auf- und Abschiebungen, Graben- und Horst-
bildungen, Flexuren, Beulen usw. Salztektonik spielt eine nur untergeordnete Rolle, da
das Zechsteinsalz nur randlich in den AuBenbezirken auftritt. — 2. Das Hiigelland
nordwestlich und nordlich des Harzes. Auch hier dominiert die mesozoische Vertikal-
tektonik, bei der jedoch eine stirkere Mitbeteiligung der Zechsteinsalze nachweis-
bar ist. (Vgl. dazu auch die Siidgrenze des Gebietes permischer Salzstocke auf der
Karte.) — 3. Die eigentliche norddeutsche Ebene. Hier befinden sich — mit einigen
Ausnahmen — an der Erdoberfliche meist Schichten des Quartirs und Tertiars.
Im darunter liegenden jungpaldozoisch-mesozoischen Gebirgsabschnitt tritt dann
vor allem die Salztektonik stark hervor: Gebiet der Salzstocke. Es handelt sich
dabei um Zechsteinsalze, zu denen im Bereich der Elbemiindung noch Rotliegend-
salze treten. — Die Oberkante des Basements (Paldozoikum) sinkt hier auf Tiefen
bis 5000 m und tiefer ab.

Im Siidabschnitt der Karte erscheinen dann noch Gebiete, die ihre tektonische
Prigung im Zusammenhang mit der alpidischen Orogenese erhalten haben. Es muf}
hier unterschieden werden zwischen dem eigentlichen Alpenkorper (mit tiberwiegender
Falten- und Uberschiebungs/Decken-Tektonik) und dem nordlich vorgelagerten
Molassebecken. Letzteres zeigt unmittelbar am Alpenkorper einen schmalen Streifen
mit deutlicher Faltung (subalpine oder Faltenmolasse). Verschiedentlich sind die nord-
lichen Teile der Alpen dem siidlichen Teil des Molassebeckens auf- oder tiberschoben.
Der iibrige (groBere) Teil des Molassebeckens wird durch die ungefaltete (AuBen- oder
Vorland-) Molasse eingenommen. Dieser Bereich ist vor allem durch Bruchtektonik
gekennzeichnet. — Die Michtigkeit der tertidren Molasse nimmt von der Donau im
Norden bis zum Alpenkorper im Siiden auf iiber 3000 m zu. Der Vollstandigkeit halber
sind auf der Karte noch die wichtigsten Gebiete mit jungem Vulkanismus dargestellt
worden. Die meisten dieser Vulkanvorkommen entstanden im Tertidr. Nur wenige,
z. B. ein Teil des Eifel-Vulkanismus, haben quartires Alter.
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D. Verteilung der bisher beobachteten Schadenbeben (Karte B—E)

Erdbebengeographische Einteilung des Gebietes

——— Grenzen der Bundesrepublik

Abb. B: Erdbebengeographische Einteilung des Gebietes.
Seismological and geographical division of the studied area.

1 = Norddeutsches Tiefland, 2 = Hessische Senke, 3 = Niederrheinische Bucht mit Rand-
gebieten, 4 = Rheinisches Schiefergebirge (4.1 = Mittelrheintal, 4.2 = Hohes Venn, 4.3 =
Hunsriick, 4.4 = Taunus), 5 = Saar-Nahe-Gebiet und Pfilzer Wald, 6 = Oberrhein-Graben
mit Randgebieten (6.1 = nérdlicher Oberrhein-Graben mit Mainzer Becken, 6.2 = mittlerer
Oberrhein-Graben, 6.3 = siidlicher Oberrhein-Graben), 7 = Schwarzwald (7.1 = nérdlicher
Schwarzwald, 7.2 = mittlerer Schwarzwald, 7.3 = siidlicher Schwarzwald), 8 = Siiddeutsches
Schichtstufenland (8.1 = Aschaffenburger Becken und Main-Gebiet, 8.2 = Nord-Wiirttem-
berg, 8.3 = Schwiibische Alb, 8.4 = Frinkische Alb), 9 = BShmische Masse,10 = Molasse-
Becken (10.1 =0berschwaben, 10.2=Bodensee-Gebiet, 10.3= Bayerische Molasse), 11=Alpen
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Erdbeben-Epizentren 1800-1969 I =7

h=0+5 h=6+11 h212km  Repelition
L=8 A [ J v ® |78 A@® regional
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Abb. C: Erdbeben-Epizentren 1800—1969, Iy = 7. Die Zahlenbezeichnung bezieht sich auf
Tabelle 1 im Anhang.

Earthquake-epicenters 1800—1969, Iy = 7. Numbers refer to Table 1 of the annex.
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Hauptorte mit Erdbebenschiaden 1000-1799

L=8 mO Repetition 1,=8 B regional @e
=7 = o Repetition [,=7 B lokal Qo

Abb. D: Hauptorte mit Erdbebenschiaden 1000—1799. Die Zahlenbezeichnung bezieht sich
auf Tabelle 2 im Anhang.

Main localities with earthquake-damages 1000—1799. Numbers refer to Table 2
of the annex.
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Beobachtete Maximalintensitaten | = 7 1000-1969

Karte E " 1
] 100 200k % ' ] ﬁ\\%

Abb. E: Beobachtete Maximalintensititen / > 7.

Observed maximum intensities 7 = 7.
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Uber die in historischer Zeit in Deutschland und in seinen Nachbargebieten auf-
getretenen Erdbeben unterrichten zahireiche Veroffentlichungen. AufschluBreich sind
vor allem die Erdbebenkataloge, die von SIEBERG [1940a, 1940b], SPONHEUER [1952],
FIeDLER [1954], RoTHE und SCHNEIDER [1968] und anderen zusammengestellt wurden.
Auf der Grundlage dieses Materials haben SIEBERG [1926, 1932], SPONHEUER [1962],
HiLLER, ROTHE und SCHNEIDER [1967], SCHNEIDER [1968], AHORNER [1968a, b, 1970]
und andere detaillierte Ubersichten iiber die Seismizitit von Deutschland und seinen
Teilgebieten gegeben. Die nachstehenden Angaben iiber die bisherigen Schadenbeben
auf dem Gebiet der Bundesrepublik Deutschland stiitzen sich im wesentlichen auf das
erwahnte Schrifttum sowie auf neue Untersuchungsergebnisse der Autoren. Erdbeben-
geographisch 148t sich das Gebiet der Bundesrepublik in elf groBBere Regionen unter-
teilen, welche zumeist mehrere voneinander getrennte Herdgebiete umfassen. Die
gebietsmiBige Abgrenzung erfolgt nach seismologischen, geologisch-tektonischen und
landschaftlichen Gesichtspunkten gemaB Karte B.

Das seismische Verhalten der Regionen und Herdgebiete ist nach den Erdbeben-
beobachtungen, die man seit dem friihen Mittelalter gesammelt hat, sehr unterschied-
lich. GroBle Gebietsteile der Bundesrepublik erweisen sich im Beobachtungszeitraum
von knapp 1000 Jahren als nahezu erdbebenfrei. Andere haben lediglich schwache und
schadlose Erdbeben oder solche mit sehr leichten Schiden (Maximalintensitat Ip = 6
und darunter) hervorgebracht. Zu schweren Schadenbeben der Maximalintensitit
Ip = 7 und 8 ist es nur in wenigen — flichenméaBig nicht sehr ausgedehnten — Gebie-
ten gekommen. Das geht aus Karte C hervor, welche die Schadenbeben-Epizentren der
Jahre 1800 bis 1969 zeigt. Die ausfiihrlichen Daten der dargestellten Beben findet man
in der Tabelle 1 (Anhang). Uber die weiter zuriickliegenden Schadenbeben unterrichtet
die Karte D, welche den Zeitraum 1000 bis 1799 umfaBt. Wegen der oft liickenhaften
makroseismischen Angaben kann fiir die dlteren Beben zumeist kein genaues Epizen-
trum bestimmt werden. Deshalb ist auf der Karte anstelle des Epizentrums jener Ort
eingetragen, welcher bei dem jeweiligen Schadenbeben am meisten betroffen wurde.
Die der Kartendarstellung zugrundeliegenden makroseismischen Beobachtungen ent-
hilt in Kurzform die Tabelle 2 (Anhang).

In der Karte E sind fiir den Zeitraum 1000 bis 1969 die beobachteten Maximal-
intensititen dargestellt. Es handelt sich um schematisierte Isoseisten fiir die Intensita-
ten 7 und 8, die durch die Kombination der makroseismischen Wahrnehmungen bei
vielen einzelnen Erdbeben gewonnen wurden. Maximalintensititen iiber 8 sind im
betrachteten Zeitraum auf dem Gebiet der Bundesrepublik nicht bekannt geworden.
Diejenigen unter 7 wurden bei der Ausarbeitung der Karte zwar beriicksichtigt, aber
nicht eingezeichnet. Besonders hervorgehoben sei, daB die dargestellten Intensitats-
zonen in Form und Ausdehnung nicht mit den aktiven Herdgebieten gleichzusetzen
sind. Energiereiche Beben greifen mit ihrem Schadengebiet oft weit iiber das
eigentliche Herdgebiet hinaus. Daher bestimmen einige wenige Starkbeben im
Niederrheingebiet, auf der Schwibischen Alb und in Oberschwaben sowie im siidlichen
Teil des Oberrhein-Grabens entscheidend das Verteilungsbild der Maximalintensitaten.
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Erdbeben geringerer Stirke, die innerhalb der Schiittergebiete groBer Beben liegen,
treten bei dieser Art der Darstellung nicht in Erscheinung.

Die kartenmifBige Darstellung der in einem lingeren Zeitraum beobachteten Maxi-
malintensititen ist fiir die Beurteilung der Erdbebengefihrdung eines Gebietes von
groBerer Bedeutung als eine Epizentrenkarte.

Beim Vergleich der Karten C und D fillt auf, daB in bestimmten Gebieten, etwa in

der Niederrheinischen Bucht und im Oberrhein-Graben, Schadenbeben iiber lange
Zeit hinweg immer wieder aufgetreten sind. In anderen Zonen dagegen, so auf der
Schwibischen Alb, lassen sich starke Schadenbeben hauptsichlich erst in unserem
Jahrhundert feststellen. Daneben finden sich auch Gebiete mit einer nur kurzen
Schadenbebentitigkeit in friiherer Zeit. Es zeichnen sich also bei den Schadenbeben-
gebieten nicht nur Unterschiede in der Starke der aufgetretenen Erdbeben ab, sondern
auch in deren zeitlicher Verteilung, so daB eine pauschale Beurteilung nicht zweck-
maéfBig erscheint. In den folgenden Abschnitten wird deshalb eine kurze Charakterisie-
rung der verschiedenen Gebiete gegeben.
Das Norddeutsche Tiefland [Abb. B: 1] ist ausgesprochen erdbebenarm. Schaden-
beben stellen hier eine groBe Seltenheit dar. Im letzten Jahrtausend sind nur zwei
Beben mit kleinem Schadengebiet und der Maximalintensitit Iy = 7 bekannt gewor-
den: 1323 bei Liineburg und 1770 bei Alfhausen im nordlichen Vorland des Teuto-
burger Waldes. Das zuletzt genannte Beben diirfte tektonischer Entstehung sein,
obgleich sich keine klaren Beziehungen zur Oberflichentektonik herstellen lassen.
Beim Ereignis von Liineburg handelt es sich aber wohl sicher um ein Einsturzbeben
infolge unterirdischer Materialablaugung.

Auch die Hessische Senke [Abb. B: 2] weist eine sehr geringe Seismizitiat auf. Zu
Schadenbeben ist es nur ganz vereinzelt ggkommen. Vom tektonischen Standpunkt
aus betrachtet mag dies zunichst iiberraschen, weil das Gebiet als Glied der Mittel-
meer-Mjosen-Zone in der unmittelbaren Verlingerung des seismisch recht regsamen
Oberrhein-Grabens liegt. Man muB aber annehmen, daB die tektonischen Schollen-
bewegungen in den hessischen Griben in der Gegenwart entweder zum Stillstand
gekommen sind oder aseismisch verlaufen [AHORNER 1970). Die wenigen Schaden-
beben des Gebietes, 1776 bei Rothenburg a. d. Fulda und 1953 bei Heringen, lassen
sich auf Grund der geologischen Verhiltnisse unschwer auf Vorginge im Salzgebirge
in geringer Tiefe zuriickfiihren. Beim Ereignis von Heringen mit sehr kleinem Schiitter-
gebiet und der Maximalintensitiat Io = 7 bis 8 ist das gut zu beweisen [SPONHEUER
GERecKE und MARTIN 1960].

Ganz anders liegen die Verhéltnisse in der Niederrheinischen Bucht [Abb. B: 3],
¢inem der aktivsten und in seiner Aktivitit bestindigsten Erdbebengebiet der Bundes-
republik [SIEBERG 1926, SCHWARZBACH 1951, AHORNER 1968, 1970]. Namentlich in
der westlichen Hiilfte des tektonischen Senkungsfeldes und am Bruchrand gegen das
Hohe Venn und die Eifel haben sich seit dem frithen Mittelal er im Abstand von
50 bis 150 Jahren immer wieder Schadenbeben der Maximalintensitit Io = 8 ereignet,
welche auch vereinzelte Todesopfer forderten. Das stirkste Beben des Gebietes und
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eines der folgenschwersten in Deutschland iiberhaupt fand 1756 in der Gegend von
Diiren statt. Es ist besonders bezeichnend fiir die Niederrheinische Bucht, daB sich
die Erdbebenherde in vielen Fillen eindeutig mit den noch in quartirer Zeit und in der
Gegenwart ,,fortlebenden* Hauptverwerfungen verkniipfen lassen [AHORNER 1968 b].
Die Herdtiefen sind unterschiedlich, es kommen sowohl flache, als auch normal tiefe
und etwas tiefere Herde vor (2 = 2 bis 25 km [AHORNER 1967]). Da die groBeren Herd-
tiefen vor allem bei den Beben mit hoherer Magnitude auftreten, wird auch bei diesen
trotz beachtlicher Herdenergie die Epizentralintensitit Iy = 8 nicht iiberschritten.

Die ostliche Hailfte der Niederrheinischen Bucht ist seismisch weniger aktiv. Das
steht im Einklang mit der geologischen Feststellung, daBB die Verwerfungen dieses
Buchtabschnittes in quartirer Zeit kaum noch bewegt wurden. Im Aachener Raum —
im Westen der Bucht — wirken sich mitunter auch noch die starkeren belgischen Beben
der Brabanter Erdbebenzone schadenbringend aus.

Das Rheinische Schiefergebirge [Abb. B: 4] ist zum groBen Teil frei von Erdbeben-
herden. Es wird meist nur von den stirkeren Beben der Nachbarschaft miterschiittert.
Nur in einzelnen Teilgebieten ist, vermutlich als Folge verdeckter junger Tektonik,
eine eigene seismische Aktivitit festzustellen [AHORNER 1968a, b, 1970].

So bildet das seismisch regsame Mittelrheintal [Abb. B: 4.1] zwischen Bingen und
Bonn das Verbindungsstiick zwischen den Erdbebengebieten des Oberrhein-Grabens
und der Niederrheinischen Bucht. Fiir einen schmalen Gebietsstreifen zu beiden Seiten
des Rheins sind hier Schadenbeben der Maximalintensitat o = 7 typisch. Im letzten
Jahrtausend haben sich solche Beben in der Gegend westlich des Siebengebirges (1673),
am Ostrand des Neuwieder Beckens (1869) und im Gebiet zwischen Koblenz und
St. Goar (1780, 1846, 1892) ereignet. Die Herdtiefen sind gewohnlich kleiner als

= 10 km.

Die vom Hohen Venn [Abb. B: 4.2] am Nordwestrand des Schiefergebirges aus-
gehenden Erdbeben haben bisher die Maximalintensitiat Ip = 6 nicht liberschritten;
die letzten starkeren Beben ereigneten sich 1911, 1928 und 1951. Das Hohe Venn wird
aber durch die Schadenbeben am Westrand der Niederrheinischen Bucht mitunter
erheblich miterschiittert, so daB ortlich mit einer Maximalintensitdt Io = 7 und mehr
gerechnet werden muB.

Im Siidwestabschnitt des Schiefergebirges ereignen sich Erdbeben im Hunsriick und
im Moselgebiet [Abb. B: 4.3). Sie erreichen am Siidabfall des Hunsriick gegen die
Saar-Nahe-Senke die Maximalintensitat Ip = 5, zuletzt 1931 und 1960. Weiter nérd-
lich im Gebiet der mittleren Mosel scheinen vereinzelt Schadenbeben vorzukommen:
1565 soll es bei Zell und 1595 bei Alf Erdbebenschiden gegeben haben. Genauere
Angaben fehlen jedoch.

In dhnlicher Weise wie der Hunsriick zeichnen sich auch der Taunus und das Lahn-
gebiet [Abb. B: 4.4] durch lokale Erdbeben der Maximalintensitat Ip = 5 aus, zuletzt
1930 und 1952. Somit ist der gesamte siidliche Randbereich des Rheinischen Schiefer-
gebirges seismisch schwach aktiv [AHORNER 1962].
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Das Saar-Nahe-Gebiet und der Pfilzer Wald [Abb. B: 5] sind auffallend arm an
eigenen Erdbeben. Lediglich die Randbereiche gegen den Hunsriick und den Ober-
rhein-Graben werden von den dortigen Beben stirker miterschiittert.

Dagegen gehort der Oberrhein-Graben [Abb. B: 6] mit seinen Grabenschultern zu
den wichtigsten Erdbebengebieten der Bundesrepublik [HILLER, ROTHE und SCHNEIDER
1967, SCHNEIDER 1968, AHORNER 1970]. Die seismische Aktivitit ist allerdings nicht so
hoch, wie man es auf Grund der besonderen Stellung dieser GroBgrabenstruktur im
Schollenmosaik Mitteleuropas eigentlich erwartet. Seit 1800 haben sich zwar zahlreiche
Schadenbeben ereignet, die jedoch die Maximalintensitit Io = 7 nie wesentlich iiber-
schritten. Auch die Beben der vorausgehenden Jahrhunderte scheinen im allgemeinen
nicht stirker gewesen zu sein, wenn man von dem schweren Schadenbeben bei Basel
im Jahre 1356 absieht, welches 300 Menschenleben gefordert haben soll [SIEBERG
1940a]. Der Herd des Baseler Erdbebens liegt aber am duBersten Siidende des Grabens.
In seinem Hauptabschnitt hat der Graben in historischer Zeit offenbar noch keine so
starken Beben hervorgebracht. Bemerkenswert ist, daB die groBen Randverwerfungen
seismisch nur selten in Erscheinung treten. Viele Herde haben ihren Sitz im Graben-
innern oder auf den Grabenschultern abseits der Hauptrandbriiche. Die Herdtiefen
sind gewohnlich flach oder normal tief (A = 2 bis 11 km); nur in wenigen Fillen lassen
sich etwas groBere Tiefen feststellen.

Im Verlauf des Oberrhein-Grabens wechseln seismisch aktive Gebiete mit Bereichen,
aus denen wihrend des letzten Jahrtausends keine Erdbeben bekannt geworden sind.

Der nordliche Oberrhein-Graben mit dem Mainzer Becken [Abb. B: 6.1] weist eine
ziemlich rege Erdbebentitigkeit auf. Neben den Schadenbeben, welche im Mittelalter
wiederholt die Stadt Mainz heimgesucht haben (1445, 1733), sind aus neuerer Zeit der
Erdbebenschwarm von Grof3-Gerau (1869 bis 1871) mit mehr als 2000 gefiihlten Sto3en,
darunter drei Schadenbeben der Maximalintensitat Io = 7, und die Schadenbeben von
Lorsch (1871) und Ludwigshafen-Worms (1952) zu erwdhnen [LANDSBERG 1931, 1933].

Auffilligerweise haben sich in dem siidlich anschlieBenden Grabenabschnitt bei
Heidelberg bisher nur sehr wenige Erdbeben ereignet. HiLLER, ROTHE und SCHNEIDER
[1967] fiihren dies darauf zuriick, daB die Pfalzburg-Kraichgau-Depression hier den
Graben quert. i

Im mittleren Oberrhein-Graben [Abb. B: 6.2] befinden sich markante Schwer-
punkte der seismischen Aktivitdt bei Kandel (1903), Karlsruhe (1737, 1948), Rastatt
(1933), Strasbourg-Kehl (1728, 1802) und Offenburg (1574). Die Maximalintensitdt
Iy = 7 wurde hier oftmals erreicht, in Einzelféllen in einem kleinen Gebiet wohl auch
iiberschritten (Ip = 7 bis 8). Die Beben auf franzosischer Seite dehnen sich mit ihrem
Schiittergebiet nicht selten bis nach Baden aus.

Im siidlichen Oberrhein-Graben [Abb. B: 6.3] ist der Kaiserstuhl mit zumeist
flachen Herden das wichtigste Erdbebengebiet. Schadenbeben der Maximalintensitit
Ip = 7 fanden hier 1899 und 1926 statt. Am Siidende des Oberrhein-Grabens haben
sich die Erschiitterungen der Baseler Erdbeben des Mittelalters noch sehr heftig auf
deutschem Gebiet ausgewirkt, so daB3 hier mit einer Intensitiat / = 8 zu rechnen ist.
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Der Schwarzwald [Abb. B: 7] zeigt drei deutlich gegeneinander abgesetzte Erd-
bebenzonen, die sich gegeniiber dem Oberrhein-Graben durch groBere Herdtiefe (bis
h = 26 km) abheben, was zu einer entsprechenden Abschwichung der an der Erd-
oberfliche zu beobachtenden Intensitit fiihrt, wahrend die im Herd ausgeloste Energie
in der gleichen GroBenordnung wie bei den Beben im Oberrhein-Graben liegt [FIEDLER
1954, SCHNEIDER 1968].

Der nordliche Schwarzwald [Abb. B: 7.1] wurde nach 1800 dreimal von Beben der
Maximalintensitiat Io = 6 bis 7 betroffen: 1822 bei Klosterreichenbach und 1935 beim
Doppelbeben an der Hornisgrinde. Das Beben des Jahres 1822 gehort einer Bebenserie
an, die ihren Ausgang im Freudenstidter Graben nahm.

Im mittleren Schwarzwald [Abb. B: 7.2] lieB sich die Maximalintensitiat o = 6 seit
1800 zweimal feststellen: 1885 in Triberg und 1935 in Furtwangen. Im iibrigen domi-
nieren Beben der Maximalintensitat Iy = 4.

Auch im siidlichen Schwarzwald [Abb. B: 7.3] ist bisher als Maximalintensitit
Ip = 6 aufgetreten; zuletzt 1896 bei Neustadt, 1961 bei Schopfheim und 1965 wieder
bei Neustadt.

Das Siiddeutsche Schichtstufenland [Abb. B: 8] setzt sich aus Bereichen hochst unter-
schiedlicher Seismizitiat zusammen. Weite Gebietsteile sind nahezu frei von Erdbeben-
herden, wihrend in einigen begrenzten Zonen eine beachtenswerte Erdbebentatigkeit
festzustellen ist. Das wichtigste Herdgebiet mit einer fiir mitteleuropédische Verhaltnisse
ungewohnlich groBen Aktivitiat befindet sich auf der Schwibischen Alb; es macht sich
allerdings erst seit 1911 in so starkem MaBe bemerkbar. Kleinere Herdgebiete liegen
am nordlichen Rand des Schichtstufenlandes, in Nord-Wiirttemberg und im Bereich
der Frankischen Alb mit Auslidufern bis nach Regensburg hin. Bezeichnend fiir die
ganze Region scheint zu sein, daB sich die einzelnen Herdgebiete immer nur kurze Zeit
(einige Jahrzehnte oder bestenfalls Jahrhunderte) bemerkbar machen und zwischen-
durch lange Zeit inaktiv sind.

Im Aschaffenburger Becken und im Maingebiet [Abb. B: 8.1] sind nach 1800 nur
schadlose Erdbeben der Maximalintensitit /o = S bis 6 aufgetreten (Aschaffenburger
Doppelbeben 1904). Es soll hier 1693 bei Marktbreit aber schon einmal Erdbeben-
schiden gegeben haben [SIEBERG 1940al.

Von den Erdbeben in Nord-Wiirttemberg [Abb. B: 8.2] ist das Schadenbeben von
Unterriexingen 1839 mit der Maximalintensitit Io = 7 das bedeutendste [FIEDLER
1954]. Spiatere Beben haben die Maximalintensitdat Ip = 5 nicht mehr liberschritten.

Im Gebiet der Schwibischen Alb [Abb. B: 8.3] und deren niherer Umgebung fanden
bereits zu Beginn der Neuzeit einzelne stirkere Beben statt. Zu erwiahnen sind vor
allem die Schadenbeben bei Tiibingen 1655 mit Maximalintensititen Ip = 7 [SIEBERG
1940a]. Im 19. Jahrhundert lag der Schwerpunkt der Erdbebentitigkeit zunachst im
Bereich der mittleren Alb bei GroB- und Kleinengstingen mit Maximalintensitaten
Ip = 6 bis 7. Gegen Ende des Jahrhunderts verlagerte sich die seismische Aktivitat
dann mehr auf die westliche Alb, wo bei Hechingen und Ebingen 1911 ein ungewo6hn-
lich starkes Schadenbeben der Maximalintensitiat Io = 8 und der Magnitude M ~ 6
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seinen Ursprung nahm [GUTENBERG 1915, SIEBERG und Lais 1925]. Es ist das energie-
reichste Beben, das sich in Deutschland in historischer Zeit ereignet hat. Seither ver-
lauft zwischen den Stiddten Ebingen und Tiibingen eine Erdbebenserie, die neben zahl-
reichen schwicheren Stof3en drei Schadenbeben der Maximalintensitit Ip = 7 und im
Jahre 1943 ein weiteres Schadenbeben der Maximalintensitit Io= 8 hervorgebracht hat.
Die Herdtiefen der Schwibischen Alb iibersteigen selten A = 10 km [SCHNEIDER 1968].

Zur Frinkischen Alb [Abb. B: 8.4] sind wohl die Erdbebenherde in der Umgebung
des Nordlinger Rieses zu stellen, die sich im Mittelalter und zu Beginn der Neuzeit
wiederholt mit der Maximalintensitdt Ip = 7 bemerkbar gemacht haben. Sie ver-
ursachten in den Stidten Nordlingen (1471), Harburg (1669), Dinkelsbiihl (1670) und
Donauworth (1755, 1769) Gebdudeschdden. In spiterer Zeit sind hier keine Schaden-
beben mehr aufgetreten. Dagegen ereignete sich weiter Ostlich im Altmiihljura bei
Eichstatt-Ingolstadt in den Jahren 1914-1920 ein Erdbebenschwarm, der wenigstens
50 gespiirte Einzelbeben umfaBt, darunter ein Schadenbeben der Maximalintensitit
Ip = 7 [Lutz 1921]. Ein fraglicher Schadenbebenherd, der vielleicht im Jahre 1062
tatig war, ist bei Regensburg anzunehmen. Auch an einigen isolierten Punkten in
Franken sollen im frithen Mittelalter lokale Erdbebenschiden aufgetreten sein, so in
Niirnberg und Rothenburg o. a. Tauber [SIEBERG 1940a].

Der deutsche Anteil der Bohmischen Masse [Abb. B: 9] zeichnet sich nur durch
leichte Erdbeben aus. Im Bayerischen- und im Oberpfilzer Wald wurden zuletzt 1858,
1885, 1897 und 1909 Beben der Maximalintensitat Jo = 5 festgestellt [SPONHEUER
1952].

Im Molassebecken [Abb. B: 10] kommen vor allem im westlichen Teil stirkere Erd-
beben vor. Ein wichtiges Herdgebiet liegt in Oberschwaben [Abb. B; 10.1] in der
Gegend von Saulgau, wo die seismische Aktivitit 1935 mit einem weitreichenden
Schadenbeben der Maximalintensitiat Ig = 7 bis 8 ihren Hohepunkt fand [HILLER
1936]. Vorher hat sich dieser Raum nur durch schadlose Erdbeben ausgezeichnet
[FIEDLER 1954).

Die zweite Gegend mit immer wieder auftretenden Erdbeben ist das Bodenseegebiet
[Abb. B: 10.2] mit dem angrenzenden Hegau. Seit 1800 wurden dort sechs Erdbeben
der Maximalintensitit Ip = 6 ausgelOst, hauptsiachlich in der Umgebung der Stidte
Friedrichshafen und Konstanz sowie der Insel Reichenau [FIEDLER 1954]. Stirker als
die vorgenannten war das Schadenbeben bei Lindau im Jahre 1720, welches vermutlich
die Maximalintensitdt Jo = 8 erreichte und auch in der Schweiz umfangreiche Schiden
hervorrief. Ein anderes Schadenbeben der Maximalintensitidt Iy = 7 fand 1588 in der
Gegend des Hohentwiel statt. Die Herdtiefen des Bodenseegebietes liegen teils bei
h = 2 bis 5 km, teils bei &# = 10 bis 15 km [SCHNEIDER 1968].

In der Bayerischen Molasse [Abb. B: 10.3] sind neuerdings stiarkere Erschiitterun-
gen in der Umgebung von PeiBenberg-Weilheim festzustellen, wobei die Maximal-
intensititen Io = 6 oder 6 bis 7 sich auf sehr kleine Schiittergebiete beschrianken
[ForTscH 1967—1969). Die Herde liegen daher wohl sehr flach. Vermutlich handelt es
sich um Gebirgsschlige.
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Bemerkenswert gering ist die Seismizitit im schmalen deutschen Anteil der Alpen
[Abb. B: 11]. Die wenigen aktiven Herde haben seit 1800 nur Maximalintensititen
Ip = 5 bis 6 hervorgebracht, wie etwa 1918 bei Birgsau im Allgidu [Lutz 1921]. Es
besteht allerdings die Moglichkeit, daB bei schweren Erdbeben in den Gsterreichischen
Bundeslindern Vorarlberg, Tirol und Salzburg (Nordalpine Erdbebenlinie) stirkere
Erschiitterungen auch auf das deutsche Grenzgebiet iibergreifen.

E. Seismologische Regionalisierung (Karte F)

Unter seismologischer Regionalisierung eines Landes wird die kartenmiBige Dar-
stellung von Gebietszonen verstanden, in denen bei Erdbeben bestimmte Maximal-
intensitiaten auftreten. Man kann bei der Anfertigung einer solchen Karte davon aus-
gehen, daB die an einem Ort zu erwartende Erdbebenstirke wenigstens den gleichen
Maximalwert der bisher beobachteten Erschiitterungen erreichen kann. Von dieser
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Grundlage geht auch die ,,Karte der deutschen Erdbebengebiete‘‘ aus, die dem 1957
erschienenen DIN-Blatt 4149 ,,Bauten in deutschen Erdbebengebieten‘‘ beigegeben
ist und sich im wesentlichen mit der Karte E deckt [vgl. auch HILLER, SCHWARZBACH
und SPONHEUER 1955].

Die Darstellung der bei kiinftigen Beben zu erwartenden maximalen Intensititen
erfahrt insofern eine wesentliche Einschrankung in ihrer Giiltigkeit, als der zur Ver-
fiigung stehende Beobachtungszeitraum von etwa 1000 Jahren zu kurz ist, um alle
moglichen Epizentralgebiete von Schadenbeben zu erfassen. Das zeigt auch die grof3-
rdaumige Verlagerung der wesentlichen seismischen Aktivitiat wahrend dieses Intervalls
(Hochmittelalter: Oberrhein-Graben bei Basel; Spatmittelalter und Beginn der Neu-
zeit: Niederrheinische Bucht; 20. Jahrhundert: Westliche Schwibische Alb; vgl.
Tab. 1 und 2).

Diese Unsicherheit kann dadurch etwas ausgeglichen werden, daBl man das ,,seismo-
logische** um ein ,,geologisches‘‘ Beobachtungsintervall erweitert, indem man be-
deutende tektonische Erdkrustenbewegungen (Verstellungsbetrige der GroBenord-
nung Ah = 100 m und mehr), die sich in der jiingsten geologischen Vergangenheit
(etwa 1 Million Jahre) ereignet haben, nach Mdglichkeit mitberiicksichtigt (vgl. dazu
Karte A). Da fast alle Erdbeben tektonischer Entstehung sind, ergibt sich bei einer
seismologischen Regionalisierung somit die Notwendigkeit, Hinweise fiir tektonische
Bewegungen quartédren Alters in die Betrachtung einzubeziehen. Weiter zuriickliegende
Bruchtektonik (Tertidr oder élter) steht dagegen mit der gegenwirtigen Erdbeben-
tatigkeit nur noch in loser Beziehung [vgl. dazu SCHWARZBACH 1963].

Einschriankend ist zu bemerken, daB die an der Erdoberfliche feststellbaren tekto-
nischen Erscheinungen keineswegs unmittelbar mit den Prozessen im Erdbebenherd
vergleichbar sind. Die seismischen Ereignisse treten in einer Tiefe von 2 km und mehr
auf, d. h. also in Bereichen, die vor allem hinsichtlich von Druck und Temperatur
andere physikalische Bedingungen aufweisen, als sie in unmittelbarer Niahe der Erd-
oberfliche herrschen. AuBerdem ergeben sich vielfach gesteinsbedingte Material-
unterschiede. So kann z. B. unter einem Gebirgsabschnitt aus Sedimenten ein solcher
aus kristallinem Material (Magmatite, Metamorphite) lagern. Aufgrund solcher
Unterschiede (i. w. Druck, Temperatur, Material) konnen sich in den einzelnen
Gebirgsabschnitten bei gleichartiger Beanspruchung mehr oder weniger unterschied-
liche tektonische Strukturen ausbilden (Stockwerktektonik).

Ferner ist bei Bruchschollen oft nicht mit ausreichender Sicherheit der Anteil quar-
tirer von demjenigen dlterer Bewegungen zu trennen. Vor allem aber brauchen die
geologischen Bruchdislokationen nicht unbedingt mit Erdbeben verkniipft zu sein. Der
Geologe kann fiir bestimmte Verwerfungen in der Regel nur die Summe der Bewegung
nach Betrag und Richtung angeben, nicht jedoch den genauen Bewegungsablauf in
Abhingigkeit von Zeit und Raum. Fiir die Bewegungsgeschwindigkeit 14Bt sich oft nach-
traglich nichts oder nur sehr wenig aussagen. Der Bewegungsbetrag kann durch rasche
»ruckartige* Bewegung (in Verbindung mit Erdbeben) oder durch langsames Kriechen
(ohne Erdbeben) zustandegekommen sein [vgl. Murawski 1970]. In der Nieder-
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rheinischen Bucht weisen geoditische MeBergebnisse darauf hin, daB aseismische
Kriechbewegungen bei den rezenten Bruchdislokationen eine wesentliche Rolle spielen
[AHORNER 1968b]. Auch in anderen Bruchgebieten, z. B. im Oberrhein-Graben, diirf-
ten dhnliche Verhiltnisse vorliegen. Ein aseismischer Bewegungsablauf scheint insbe-
sondere bei Bruchstrukturen aufzutreten, die auf eine laterale Zerrung der Kruste
zuriickgehen, d. h. also bei Abschiebungen [AHORNER 1968 b, 1970; SCHNEIDER 1968].
Gebiete mit ,,fortlebender Bruchtektonik* brauchen demnach nicht notwendiger-
weise zugleich aktive Erdbebengebiete zu sein. — Allerdings konnen praexistierende
tektonische Bruchstrukturen bei Erdbeben infolge Differentialbewegungen der von
ihnen betroffenen Schollen schadenbringend werden, ohne daB diese Briiche selbst bei
der Entstehung des Bebens beteiligt waren.

Wenn trotzdem beide Phinomene, Erdbeben und oberflichennahe quartire Bruch-
tektonik, bei der hier vorgelegten seismologischen Regionalisierung der Bundesrepu-
blik in Beziehung zueinander gesetzt werden, so geschah dies, weil beide Erscheinungen
letztlich doch Ausdrucksformen des gleichen tektonischen Gesamtvorganges sind.
Aus den erwihnten Griinden wurden jedoch die tektonischen Daten mit groBter Zu-
riickhaltung interpretiert. Gewohnlich wurden sie hier lediglich zur genaueren Ab-
grenzung von seismologisch nachgewiesenen aktiven Erdbebengebieten sowie zur
regionalen Verkniipfung isolierter Herdvorkommen benutzt. Letzteres erschien dann
gerechtfertigt, wenn mehrere Einzelvorkommen im Streichen einer geologischen
Struktur liegen, die auf ihrer ganzen Lédnge Spuren quartidrer Krustenbewegungen
zeigt.

Wihrend in der Niederrheinischen Bucht und im Oberrhein-Graben die erhohte
seismische Aktivitit in deutlicher Beziehung zu der an der Erdoberfliache feststellbaren
intensiven quartiren Bruchschollentektonik steht, scheinen bei den Erdbeben der
Schwiibischen Alb und ihres Vorlandes ausgeprigte Aquivalente quartirer Krusten-
bewegungen zu fehlen. Das diirfte auf die Herdmechanik dieser Beben zuriickzufiihren
sein. Es handelt sich hier namlich um horizontale Bewegungen, die sich geologisch
und geoditisch bei geringeren Verstellungsbetriagen an der Erdoberfliche nur schwer
nachweisen lassen [HILLER 1936, SCHNEIDER, SCHICK und BERCKHEMER 1966, SCHNEIDER
1968]. Die Orientierung und Ausdehnung der Herdfliche, sowie die Richtung und
GroBe der Bruchgeschwindigkeit im Herd verursachen eine deutliche Richtwirkung bei
der Abstrahlung seismischer Wellen, was sich auf der Schwibischen Alb in einer be-
tonten Nord-Siid-Streckung des Schadengebietes der stiarksten Beben duBert [BERCK-
HEMER 1962, ScHick 1968, SCHNEIDER 1968]. Diese Eigenschaft seismischer Herde
kann stets zu Uberraschungen bei der Erschiitterungswirkung eines Erdbebens fiihren.
Das Ergebnis einer Synthese aller verfiigbaren seismologischen und geologisch-tekto-
nischen Daten ist in Karte F dargestelit. Diese Karte gibt die Gebietszonen mit den
wahrscheinlichen Maximalintensititen 7 und 8 wieder. Eine Hinzunahme des Intensi-
tatsgrades 6 erschien unzweckmiBig, da bei diesem Stirkegrad nur geringfiigige und
zudem oft von Zufilligkeiten abhingige Gebaudeschaden zu verzeichnen sind. Weiter-
hin wiirde durch die Einbeziehung der Isoseiste 6 der EinfluBbereich der groBen
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Beben in noch groBerer Ausdehnung zur Darstellung kommen, so daB damit viele
Gebiete mit schwicheren Beben auf der Karte nicht mehr erkannt werden kénnten.
Zudem sehen auch die Richtlinien der ESC fiir die Ausarbeitung einer einheitlichen
europidischen Erdbebenkarte die Einbeziehung der Intensitit 6 nicht vor.
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F. Anhang

L. AHORNER, H. MURAWSKI und G. SCHNEIDER

Tabelle 1: Schadenbeben auf dem Gebiet der Bundesrepublik Deutschland, 1800—1967,
Ip> 7. — (Zu Karte C.)

Erlduterung der Abkiirzungen: Ep = Epizentrum (a = makroseismisch, i = mikroseismisch
bestimmt), # = Herdtiefe (meist makroseismisch bestimmt; f: A = 0—5km, n: h = 6—11km),
Iy = Epizentralintensitit nach Mercalli-Sieberg-Skala, R = mittlere makroseismische Reich-
weite, M, = Magnitude (makroseismisch bestimmt nach Formel Karnik 1969: My = 0,5 Ip
+ log & + 0,35), F = Epizentrum im deutsch-franzésischen Grenzgebiet

Nr. Datum und
Herdzeit

h I R My Bemerkungen
(km) (km)

1 22.Febr. 1953
20h16m21s GMT

2a 22. Okt. 1873
09h45m MEZ

2b 24. Juni 1877
08hs53m MEZ

3 03.Dez. 1828
18h30m MEZ

4 26. Aug. 1878
092 MEZ

Ge- Epi-
biet zentrum
2 a50°55'N
10°00°0
3 a50°52’'N
06°05'0
3 a50°52'N
06°06'0
3  a50,8°N
06,1°0
3 a50°56'N
06°33'0

1 8 35 44

4 7 180 4,5

2 8 120 4,6

n 7 190 4,5

8 8 370 5,3

Heringen (Gebirgsschlag)
Gebidudeschdden, Boden-
spalten und Einbriiche in
einem eng begrenzten Gebiet
[SPONHEUER et al. 1960].

Ep, h: [SPONHEUER et al.
1960; AHORNER 1968]

Herzogenrath I

Mauerrisse und Kamin-
schidden vor allem in Her-
zogenrath [SPONHEUER 1952].
Ep, M: [AHORNER 1968];
h: [SPONHEUER 1958]

Herzogenrath 11

Mauerrisse und Kamin-
schiden an mehreren Orten
[SPONHEUER 1952].

Ep, M: [AHORNER 1968];

h: [SPONHEUER 1958]

Aachen

Mauerrisse und Kamin-
schidden vor allem in Aachen
[SPONHEUER 1952].

Ep, h, M: [AHORNER 1968]

Tollhausen

Giebeleinstiirze, Kamin-
schiden und Mauerrisse an
zahlreichen Orten; 2 Tote in
Ko6ln und Aachen [SpPoN-
HEUER 1952, NENNSTIEL
1930].

Ep, M: [AHORNER 1968];

h: [SPONHEUER 1969]
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Nr. Datum und Ge- Epi- h Ip R M, Bemerkungen
Herdzeit biet zentrum  (km) (km)
5 24.Okt. 1841 3 aS09°N f (M — — Koén
14208 MEZ 06,9°0 Mauerrisse und Kamin-
schiden, nur aus Kéln ge-
meldet [SPONHEUER 1952].
Ep, h: [AHORNER 1968]
6a 08. Mirz 1950 3 i50°38'N 7 7 200 4,7 Euskirchen I
04127m06s GMT 06°43'0 Kaminschidden an mehreren
Orten, besonders in Billig
[ScawARrzBACH 1951].
Ep, h, M: [AHORNER 1968]
6b 14. Mirz 1951 3 i50°38'N  8—9 7—8 260 5,2 Euskirchen II
09h46m59s GMT 06°43'0 Giebeleinstiirze, Kamin-
schiden und Mauerrisse an
zahlreichen Orten, 11 Ver-
letzte [SCHWARZBACH 1951]
Ep, h, M: [AHORNER 1968]
7 02. Okt. 1869 4.1 a50°26'N 9 7 140 4,5 Engers
23h45m MEZ 07°33’0 Kaminschidden und Mauer-
risse an mehreren Orten
[SPONHEUER 1952].
Ep, M: [AHORNER 1968[;
[SPONHEUER 1958]
8 09. Aug. 1892 4.1 a50°16'N f 7 90 4,4 Boppard
— 07°37°0 Kaminschdaden und Mauer-
risse an mehreren Orten
[SPONHEUER 1952].
Ep, h, M: [AHORNER 1968]
9 29. Juli 1846 4.1 a50°09'N 11 7 260 4,9 St. Goar
21h24m MEZ 07°41'0 Kaminschiden und Mauer-
risse an zahlreichen Orten
[SPONHEUER 1952].
Ep, M: [AHORNER 1968];
h: [SPONHEUER 1969)
10 24. Mai 1858 6.1 a50,0°N 2—-37 55 4,3 Mainz
19" MEZ 08,3°0 Mauerrisse, Kaminschiden.
Ep: [SPONHEUER 1952];
h, M: [SCHNEIDER 1969]
11a 31. Okt. 1869 6.1 ad49°55’N 2 7 40 4,2 GroB-Gerau
15h25m MEZ 08°29'0 Zahlreiche Kaminschiden

[SPONHEUER 1952].
Ep: [LANDSBERG 1931];
h, M: [SCHNEIDER 1969]
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Nr. Datum und Ge- Epi- h Iy R M, Bemerkungen
Herdzeit biet zentrum (km) (km)

11b 31. Okt. 1869 6.1 a49°55’N 5 7 125 4,6 GroB-Gerau
17026m MEZ 08°29'0 Zahlreiche Kaminschidden
[SPONHEUER 1952].
Ep: [LANDSBERG 1931];
h, M: [SCHNEIDER 1969]

11c O1. Nov. 1869 6.1 ad49°55’N 6 7 160 4,7 GroB-Gerau
04h07m MEZ 08°29'0 Zahlreiche Kaminschiden
[SPONHEUER 1952].
Ep: [LANDSBERG 1931];
h, M: [SCHNEIDER 1969]

11d 02. Nov. 1869 6.1 ad49°55N 6—7 7 170 4,7 GroB-Gerau
21h26m MEZ 08°29°0 Zahlreiche Kaminschidden
[SPONHEUER 1952].
Ep: [LANDSBERG 1931];
h, M: [SCHNEIDER 1969]

12 10. Febr. 1871 6.1 ad49°40'N 6 7 150 4,7 Lorsch
05h32m MEZ 08°30'0 Zahlreiche Kaminschiden
[SPONHEUER 1952).
Ep: [LANDSBERG 1933];
h, M: [SCHNEIDER 1969]

13 24. Febr. 1952 6.1 i49°30'N 7—8 7 200 4,8 Ludwigshafen-Worms
21h25m308s GMT 08°19'0 Mauerrisse in Ludwigshafen.
Ep: [WECHSLER 1955];
h, M: [SCHNEIDER 1969]

14 22. Mairz 1903 6.1 a49°05N 1—-27 30 4,1 Kandel
06h08m MEZ 08°10'0 Mauerrisse, Kamin- und
Dachschaden.
Ep: [FIEDLER 1954];
h, M: [SCHNEIDER 1969]

15 07.Juni 1948 6.2 i48°58'N 6 7 160 4,7 Forchheim
07h15m18,68 GMT 08°20'0 Zahlreiche Kaminschiden.
Ep: [FIEDLER 1954);
h, M: [SCHNEIDER 1969]

16 08. Febr. 1933 6.2 i48°5I'N 6 7 160 4,7 Rastatt
07h07m128 GMT 08°12'0 Kaminschidden in Rastatt
und Umgebung [HILLER
1934, FIEDLER 1954].
Ep: [HILLER 1934];
h, M: [SCHNEIDER 1969]
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Nr. Datum und

Herdzeit

Ge- Epi-
biet zentrum

A
(km)

R Mn
(km)

Bemerkungen

17a 11. Sept. 1802
152 MEZ ()

6.2

17b 08. Nov. 1802

6.2

18  04. Sept. 1959
08h56m54,0s GMT

6.2

19a 14. Febr. 1899
16858m MEZ

6.3

19b 28. Juni 1926
22b00m408 GMT

6.3

20 07. Febr. 1839
20" MEZ

2la 16. Nov. 1911
21825,8m GMT

83

a48,6°N
07,8°0

a48,6°N
07,8°0

i48°23'N
07°43'0

a48°07'N
07°39°0

i48°08'N
07°41'0

8.2 a48°54’'N

09°01'0

i48°13'N
09°00’0

1-27

1-27

1-27

7—-8 17

3 7

(10) 8

15 3,8

50 4,2

22 4,1

25 4,1

200 4,8

70 44

500 (5,5)

StraBburg-Kehl (F)
Kaminschidden, Mauerrisse
[SPONHEUER 1952].

Nach SPONHEUER [1952] han-
delt es sich um mehrere
Beben.

Ep: [SPONHEUER 1952];

h, M: [SCHNEIDER 1969]

StraBburg-Kehl (F)
Mauerrisse, Kaminschiden.
Ep: [SPONHEUER 1952}];

h, M: [SCHNEIDER 1969]

Boofzheim (Bas-Rhin, F)
Kaminschdden in Boofzheim
und Umgebung [ROTHE
1967].

Ep: [SCHNEIDER 1964];

h, M: [SCHNEIDER 1969]

Kaiserstuhl

In mehreren Orten Kamin-
und Dachschdaden, Mauer-
risse [SPONHEUER 1952].

Ep: [FIEDLER 1954];

h, M: [SCHNEIDER 1969]

Kaiserstuhl

Mauerrisse in mehreren
Orten, in Breisach Risse im
StraBenbelag [FIEDLER 1954].
Ep: [FIEDLER 1954];

h, M: [SCHNEIDER 1969]

Unterriexingen
Kaminschidden in Unter-
riexingen und Umgebung
[FIEDLER 1954].

Ep: [FIEDLER 1954];

h, M: [SCHNEIDER 1969]

Ebingen

Umfangreiche Gebaude-
schiden in vielen Orten, zahl-
reiche Hangrutschungen
[FIEDLER 1954, SIEBERG und
Lais 1925].

Ep: [FIEDLER 1954];

h, M: [SCHNEIDER 1969]
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Nr. Datum und Ge- Epi- h I, R M Bemerkungen
Herdzeit biet zentrum  (km) (km)
21b 20. Juli 1913 8.3 i48°14N 9 7 250 4,9 Ebingen
12806m21,6S GMT 09°00,5'0 In zahlreichen Orten Kamin-
und Dachschidden [FiEDLER
1954].

Ep: [BRENNER 1966];
h, M: [SCHNEIDER 1969]

21¢c 02. Mai 1943 8.3 i48°16'N 13 7 375 5,0 Onstmettingen-Pfeffingen
01208m01,6s GMT 08°59'0 Kaminschidden, Mauerrisse
[FiEDLER 1954].
Ep: [BRENNER 1966];
h, M: [SCHNEIDER 1969]

21d 28. Mai 1943 8.3 i48°16'N 9 8 485 5,4 Onstmettingen-Pfeffingen
01224m08 0s GMT 08°59'0 Umfangreiche Gebiaude-
schiden in vielen Orten
[FiEDLER 1954].
Ep, h, M: [BRENNER 1966]

2le 26. Febr. 1969 83 817N 75 17 190 4,7 Onstmettingen-Tailfingen
01h28mQ1,1s GMT 09°00,5°0 Mauerrisse und zahlreiche
Kaminschdden vor allem in
Onstmettingen und Tail-
fingen [SCHNEIDER 1969]

22 10. Okt. 1915 8.4 ad48°49N 6—7 7 160 4,7 Altmiihljura
04h50m MEZ 11°34°0 In verschiedenen Gemeinden
Mauerrisse [Lutz 1921].
Ep: [Lutz 1921];
M, h: [SCHNEIDER 1969]

23 27. Juni 1935 9.1 i48°02,5'N 10 7—8 400 5,1 Saulgau
17219m30,0s GMT 09°28'0 Umfassende Gebaude-
schiden in Saulgau und Um-
gebung [HILLER 1936].
Ep: [HILLER 1936];
h, M: [SCHNEIDER 1969]
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Tabelle 2: Schadenbeben auf dem Gebiet der Bundesrepublik Deutschland, 1000 bis 1799,
I>7 — (ZuKarteD.)

Die Angaben beruhen hauptsichlich auf dem Erdbebenkatalog von SIEBERG [1940].

1. Norddeutsches Tiefland

(la) 1323 Liineburg: Gebaude beschidigt (I = 7).
(1b) 1770 Alfhausen: Kamin-, Dach-, Verputzschiden (I = 7).

2. Hessische Senke
(2a) 1767 Rotenburg (Fulda): Kaminschiden (I = 6—77).

3. Niederrheinische Bucht mit Randgebieten

(3a) 1223 Koin: Tirme und Héuser eingestiirzt? (I = 7—87?).

(3b) 1348 Altenberg (Bergisches Land): Abtei durch Erdbeben sehr beschidigt ?
I=17M.

(3¢c) 1349  Jiilich: Verbreitete Schidden in der Stadt (I = 77).

(3d) 1640 Diiren (Rurtal-Graben): Mauern gespalten, in Koln Kaminschidden
I =17-38).

(3e) 1690 Aachen: Kaminschdden, Mauerrisse (I = 7).

(3f) 1755 Gressenich: Zahlreiche Mauerrisse (I = 7).

(3g) 1755 Gegend von Gressenich: Zahlreiche Kaminschdden, Mauerrisse, Ein-
sturz von Gebduden, 1 Toter in Aachen (I = 7—8).

(3h) 1756 Diiren: Starke Gebidudeschdden, auch in Koln und Aachen, 2 Tote
in Aachen (I = 8).

(3i) 1759 Aachen: Gebaudeschiden (I = 7).

(3k) 1760 Diiren: Gebaudeschiaden (I = 7).

4. Rheinisches Schiefergebirge

4.1 Mittelrheintal .
(4a) 1673 Rolandseck: Zahlreiche Kaminschiden (I = 7).
(4b) 1780 Braubach: Kaminschdden, Mauerrisse (I = 7).
4.3 Hunsriick und Mosel-Gebiet
(4c) 1565 Zell (Mosel): Kaminschiden (I = 77).
(4d) 1595 AIf (Mosel): Bodenrisse, Bergstiirze (I = 77).

6. Oberrhein-Graben mit Randgebieten

6.1 Nordlicher Oberrhein-Graben mit Mainzer Becken

(6a) 1445 Mainz: 9 Hiuser eingestiirzt (I = 87).
(6b) 1733 Mainz: Einige Kaminschiden (I = 7).
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6.2 Mittlerer Oberrhein-Graben

(6¢)
(6d)

(6¢)

1574
1728

1737

Offenburg: Stadtmauer beschadigt (I = 77).
Mahlburg: Kaminschiden, Mauerrisse, Chor einer Kirche eingestiirzt,
in Kehl Festungsmauer beschidigt (I = 7—8).

Karlsruhe: Kamin- und Verputzschiden, Mauerrisse am SchloB
aI=1.

8. Siiddeutsches Schichtstufenland
8.1 Aschaffenburger Becken und Main-Gebiet

(8a)

1693

Marktbreit (Main): Empfindliche Schiden an Héiusern (I = 7).

8.3 Schwdibische Alb

(8b)

@8¢)

1655

1655

Tiibingen: Dachziegel abgeworfen, einzelne Hauser miissen abgestiitzt
werden (I = 7).
Tiibingen: Kamin- und Dachschidden (I = 7).

8.4 Frdnkische Alb

(84d)
(8e)

8f)
(8g)
(8h)
(8i)

10. Molasse-Becken

1062
1471

1669
1670
1755
1769

Regensburg: Hauser stiirzen ein (I = 87).

Nordlingen: Kamine abgeworfen, Turm der Pfarrkirche beschiadigt
I=7).

Harburg: Kamine abgeworfen, ebenso in Ottingen (I = 7).
Dinkelsbiihl: Mauer stiirzt auf 80 m Linge ein (I = 7?).
Donauwdrth: Klostermauer beschidigt (I = 77).

Donauwérth: Ziegel und Kamine abgeworfen, Mauerrisse, in Harburg
zahlreiche Kaminschiaden (I = 7).

10.2 Bodensee-Gebiet

(10a) 1588 Hohentwiel-Gebiet: Schornsteine eingestiirzt (I = 7).
(10b) 1720 Lindau: Hiuser eingestiirzt, auch in der Schweiz starke Schiaden

I =29).
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Uber den EinfluB oberflichennaher Storkorper auf
geoelektrische Widerstandsmessungen

On the Influence of Near-Surface Inhomogeneities on Geoelectric
Resistivity Measurements

Von K. D. TOPFER, Pretorial)

Eingegangen am 9. Juli 1969

Zusammenfassung: Zunichst wird der EinfluB oberflichennaher Inhomogenititen auf geo-
elektrische Widerstandsmessungen untersucht. Weiterhin werden mégliche Fehlinterpreta-
tionen, bedingt durch Stérkorper, erortert. Es kann gezeigt werden, daB Elektrodenfehler
relativ klein sind, Sondenfehler dagegen zu erheblichen Fehlinterpretationen fithren kénnen.
Storungen in Widerstandskurven konnen im allgemeinen als solche weder erkannt, noch
korrigiert werden.

Summary: First, the influence of inhomogenities on geoelectric resistivity measurements is
examined. Then possible erroneous interpretations, caused by interfering bodies, are dis-
cussed. It is shown that ‘“‘current-electrode-distortions” are much smaller than “potential-
electrode-distortions”, which will cause large errors in interpretation. Distortions in resistivity
curves can generally be neither perceived nor corrected.

1. Einleitung

Geoelektrische MeBverfahren, wie z. B. jene nach SCHLUMBERGER und WENNER,
sind nur bedingt fiir die Ortung von Storkorpern geeignet TOPFER [1969]. Anderer-
seits konnen geoelektrische Messungen, welche AufschluB iiber horizontale oder auch
geneigte Schichtung des Untergrundes geben sollen, durch oberflichennahe Stor-
korper erheblich verfilscht werden. Dies kann dann zu Fehlinterpretationen fithren. —

Es erscheint zweckmiBig, die méglichen Fehler zu unterteilen in:

,,Sondenfehler*‘: nur die Sonden kommen in den Bereich eines Storkorpers zu
liegen, die Elektroden sind sehr weit von diesem entfernt.

,,Elektrodenfehler*‘: eine der Elektroden kommt in den Bereich eines Storkorpers
zu liegen, die Sonden sind weit von diesem entfernt.

,,Kombinierte Sonden- und Elektrodenfehler*: Sonden und Elektroden kommen
in den Bereich einer Einlagerung zu liegen.

1) Dr. Klaus-Dieter ToPFER, National Physical Research Laboratory, Council for Scientific
and Industrial Research (C.S.I.R.), P.O. Box 395, Pretoria, Rep. of South Africa
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2. Sondenfehler

l

Abb. 1.

In der oben zitierten Arbeit wurde die Storpotentialfunktion berechnet, wenn das
Sondenpaar einer SCHLUMBERGER-Anordnung in den Bereich einer inhomogenen,
kugel- oder zylinderférmigen Einlagerung zu liegen kommt. Dabei wurde die Elek-
trodenentfernung AB = 24 = o und somit das primire Potentialfeld als homogen

angenommen,
Es ist
(Q)Kulel =2 l.C)QO k QJKF_ = (1)
und
(¢}Zylinder =2igQp Wz 2 (2)
wobei fiir
_p3 ' 3 3ei/e0 . ' 31-1
wx=R [2 kxkx+(R/a)’ ky +——--—1 v kx | [2 kxkx+(R/a)’] (3)
und fiir
wy =R [k;:kz+(R/a)2 kz+Mk'z] [k +(Rja)?] ™ @
1+e,/e0
einzusetzen ist.
Darin bedeuten
kx=[l_“01/00] [1+201/Qo]—l (5
und
kk=[1“02/01][1+202/01]_‘ (6)

die Widerstandsmodule der inhomogenen Kugel und
kz=[1—01/£’o] [1+01/Qo]_1 )]

kz=[1-e./e:][1+esle1]} (8)

jene des inhomogenen Zylinders. Die Bedeutungen von a, R, r, oo, 01, 02 ersicht man
leicht aus Abb. 1.

sowie
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Im folgenden seien nur homogene Storkorper (@ = R, 01 = n2) behandelt. Es
ist dann

3 -
(Qs/Qo)x=1+kKR{ x—d x+d } ©)

d \[G—dP +y +BP? [(x+dP+y> + 277
und
. kR? x—d x+d
(QS/QO)Z_1+ d {(x—d)2+h§_(x+d)2+h(2,} (10)
2,1
2,0'\)
1.9
1.8
B\

6E

Y\ \
NN
Q%
0.9 \§=
08
o 1 2 3 4 5.6 7 8 9 10

— < x(E)
Abb. 2: Profilierung iiber einem zylinderférmigen Stérkérper.

Profiling over a cylindrical body.

(e1/e0—>0; R=30E; h =10E; 4 > o0)

Abb. 2 zeigt (gs/00) als Funktion von x mit d als Kurvenparameter, fiir einen
hochohmigen, zylinderformigen Storkorper. Fiir geometrische GroBen wurde die
beliebige MaBeinheit 1 E gewihlt. Weitere Kurvendiagramme sind in einer friiheren
Arbeit veroffentlicht worden [TOPFER, 1969].
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2.1 Sondenfehler iiber homogenem Untergrund

Dieser Fall ist hier nur von theoretischem Interesse, da iiber homogenem Unter-
grund im allgemeinen ohnehin keine geoelektrischen Messungen durchgefiihrt werden.
Man erhilt Kurven, wie sie in Abb. 2 gezeigt wurden.

2.2 Sondenfehler iiber geschichtetem Untergrund

Im Hangenden eines zweigeschichteten Untergrundes sei ein Storkorper eingebettet.
Die wahren spezifischen Widerstinde der beiden Schichten seien g1 und g2. Die Méch-
tigkeit des Hangenden sei H1. Nach FoMiNna [1962] kann man die beiden Schichten
zu einem einzigen, fiktiven, homogenen Untergrund zusammenfassen, mit dem spezi-
fischen Widerstand go = (0s), = const, wenn gilt

H; = const
02/01 = const
A = const
Damit wird Gleichung (9)
(es)x=(0s)a" 0k (1
und Gleichung (10)
(es)z=(0s)4" 02 (12)
wenn zur Abkiirzung
o _1+k,(R3{ x—d 3 x+d ]
) d ([[x=ad?+y*+hZP? [(x+d)?+y*+ hf,]”’f
und
1+ szz x—d _x+ d
=TT (=) + R (x+ A+ 12

geschrieben wird. Bekanntlich ist

(es)a=01"0u (13)
wenn man zur Abkiirzung

A2—g? (L kR 1, s
=it { 2 [(A+dP +4vHI] Z [(A-d)2+4v2H§]'/2} a9
setzt. Darin bedeutet
k=[1-2a./2,] [1'*'62/51]_l (15
Setzt man Gl. (13) in die Gl. (11) und (12) ein, so wird schlieBlich
(es/e)xk=¢ex"en (16)

und
(es/e)z=e0z"en an
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oder _
log (0s/@1)x =log ok +1log oy (18)
und

log(es/@,)z=1log ez +log oy (19)

Will man die Anderung des scheinbaren spezifischen Widerstandes berechnen,
wenn das Sondenpaar einer SCHLUMBERGER-Anordnung in den Bereich eines Stér-
korpers zu liegen kommt, so geniigt es, die Logarithmen der bekannten Funktionen
gk bzw. pz und pg zu addieren. Die Stérungen in Profilierkurven sind somit ganz
dhnlich jenen, wenn das Muttergestein wirklich homogen ist, Abb. 2.

3. Elektrodenfehler

Kommt eine Elektrode in den Bereich eines Storkérpers zu liegen und ist das
Sondenpaar sehr weit von diesem entfernt, so machen sich ,,reine Elektrodenfehler*
im ps-Verlauf bemerkbar. Modellversuche haben gezeigt, daB diese Fehler stets viel
kleiner als die Sondenfehler sind.

sl s _‘_“ls

Abb. 3: ,,Elektrodenfehler* bei eingelagertem kreisplattenférmigem Storkdrper (Modell-
versuch).

*Current-electrode distortions™ due to anembedded circular plate (model experiment).
(R=15E;h=05E;d=10E;: 4A=120E)

In Abb. 3 sind die Ergebnisse zweier Experimente wiedergegeben. Der Stérkérper
ist einmal eine sehr schlecht leitende (ausgezogene Kurve) und einmal eine sehr gut
leitende Kreisplatte (gestrichelte Kurve). Es ist

(05/@0)max=1,05

Das entspricht einem Fehler von 5%. Deutlich merkt man das Uberschreiten eines
Storkorpers am Elektrodenstrom (Stromabfall, wenn & < 0 und Zunahme, wenn
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k > 0, bei konstanter Elektrodenspeisespannung). Der EinfluB auf den scheinbaren
spezifischen Widerstand ist jedoch sehr gering und liegt im Bereich der mdéglichen
MeBgenauigkeit, die vielfach mit ca. 109, angenommen wird.

4. Kombinierte Sonden- und Elektrodenfehler

Liegen das Sonden- und Elektrodenpaar im Bereich einer Inhomogenitit, so zeigen
die ps-Kurven zwei Stérungen, welche fiir 4/R < 4,0 ineinander iibergehen und fiir
A[R Z 4,0 voneinander getrennt im Kurvenverlauf erscheinen.

G

3
13 \\_/

12

\\\ N\
[ \ &
S, \\

, 9
l ° \ r«"’6

0 1 2 3 4 5 6 7 8

/
/
/p{a

x (E)
Abb. 4: Profilierung iiber einem kugelférmigen Storkérper (Modellversuch).
Profiling over a spherical body (model experiment).

(01/00>0; R=30E; h=0E;d=10E)

Abb. 4 zeigt SCHLUMBERGER-Profilierungen mit variablen A iiber einer hoch-
ohmigen, kugelformigen Einlagerungen. Es fillt zunichst auf, daB (os/go) fiir
(A4/R) < 1,0 groBer als zwei werden kann. Dies liegt daran, daB eben Elektroden
und Sonden im Bereich der Einlagerung liegen und der Storkorper die Erdober-
fliche beriihrt.
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Aus Abb. 4 entnimmt man weiter, dafl neben dem zentralen Maximum ein zweites,
seitliches auftritt (fiir x > 0), welches den EinfluB} des Stérkorpers auf die Elektrode
charakterisiert. Mit zunehmenden A nehmen die Amplituden dieser seitlichen Maxima
rasch ab, die Amplituden der Minima zwischen den Maxima zu. Wihlt man A4/R = 4,0
so treten die Storungen der ps-Kurve getrennt auf.

/'Sandenlehler ‘ :
/\/'Eleklm denfehler®

1o T T T T v ]
I? i 6 8 10 2% 15 18°

1.5

— X (E)

0.51

R

|

Abb. 5: Profilierung iiber einem kreisplattenférmigen Stérkorper (Modcllversuch).

Profiling over a circular plate (model experiment).
(01/eo—>0; R=1,5E; h~0E; d=10E; A =120E)

Abb. 5 zeigt ein Beispiel hierzu. Der ,,reine Elektrodenfehler* ist wiederum viel
kleiner als der ,,reine Sondenfehler*.

5. Mogliche Fehlinterpretationen bei Profilierungen

Will man die Diskontinuititsfliche eines zweigeschichteten Untergrundes ver-
folgen, so geniigt es bekanntlich, eine Widerstandsprofilierung durchzufiihren STERN,
[1933]. Der scheinbare spezifische Widerstand wird dann bei konstanter MeBanord-
nung lediglich eine Funktion

os=0s(H,)
sein, wenn zusitzlich gilt

Man kann dann zu jedem Wert von ps den entsprechenden Wert von H; berechnen.
Sind die spezifischen Widerstinde g1 und gz unbekannt, jedoch (92/p1) = const, so
gibt die Profilierung den ungefihren Verlauf der Schichtgrenze wieder. Die wahre
Teufe H; kann dann nicht mehr ermittelt werden. —

Befinden sich jedoch entlang des Profiles oberflichennahe Stérkorper, so kann die
Interpretation ein verfdlschtes Schichtenrelief ergeben. Im folgenden Beispiel sei
(02/01) = 4,0 = const. Profiliert werde mit einer SCHLUMBERGER-Anordnung mit
24 =150 E = const. und 2d = 2,0 E = const. Die MeBpunkte (P; bis P17) sollen
auf einer Geraden liegen.
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Abb. 6: Profilierung iiber zweigeschichtetem Untergrund mit eingelagertem zylinderférmigem
Storkorper.

Profiling over a two-layered ground with a buried cylindrical interfering body.

wirklicher actual
— — — — gestirter  distorted } Schichtgrenzenverlauf discontinuities
—+—+—- vermuteter expected
------- 2+~ Werte entsprechend dem wirklichen Schichtgrenzenverlauf
0s-values corresponding to the actual discontinuities
+ + + + gestdrte o-Werte distorted p,-values

In Abb. 6 ist eine synklinale Diskontinuititsfliche (ausgezogene Linie) angenommen
und die dazugehorigen os-Werte (Punkte) dem tabellarischen Werk von ORELLANA
und MooONEY [1966] entnommen worden. Nun befinde sich aber zwischen den MeB-
punkten Pg und Py cin zylinderformiger, oberflichennaher Stérkérper. Seine Para-
meter seien: R=h = 1,0E und kz = —1,0.

Nach den Gleichungen (10), (14) und (17) lassen sich die g,-Werte berechnen, die
man nun messen wird. Sie sind in Abb. 6 mit Kreuzen eingetragen. Dabei werden
hier nur die Sondenfehler beriicksichtigt, da fiir » = 1,0 E die Elektrodenfehler zu
vernachlissigen sind. Wollte man nun aus den erhaltenen ps-Werten die Teufe der
Diskontinuititsfliche berechnen, so wiirde man einen anderen Schichtgrenzenverlauf
bekommen (gestrichelt). Die MeBwerte bei Ps und Pyo wiirde man vielleicht als ,,ge-
stort* bezeichnen und zwischen P; und P;; interpolieren (strichpunktiert). Man
kommt somit zu einem Schichtgrenzenverlauf der tiefer als der wahre liegt. Der maxi-
male Fehler wiirde in diesem Beispiel A H; = + 33% betragen. Andererseits hatte
man vielleicht zwischen P; und P;; eine Bruchzone vermuten kénnen.

6. Mogliche Fehlinterpretationen bei Sondierungen

Oberflichennahe Stérkorper kénnen auch bei Sondierungen zu Fehlinterpreta-
Im Modellversuch wurden iiber homogenem Untergrund (Wasser, go = 29 {2m)
entlang eines Profiles Sondierungen durchgefiihrt. Bei x = 0 wurde eine hochohmige,
kugelférmige Einlagerung angebracht (R = 3,0 E, & = 0). Die gemessenen Sondier-
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kurven sind im oberen Teil der Abb. 7 aufgezeigt. Die Kurven zeigen alle Drei- bis
Fiinf-Schichten-Charakter. In groBerer Entfernung vom Stérkorper erhdlt man wie-
der ungestorte Sondierkurven (x = 30,0 E).

Erkennt man den gestorten Charakter der Kurven nicht, so wiirde man, wie es in
der Praxis fast ausschlieBlich geschieht, durch Vergleich mit theoretisch berechneten
Mehrschichtkurven auswerten. Im unteren Teil von Abb. 7 sind die gemessenen
Kurven mit dem Hilfspunktverfahren ausgewertet und die Ergebnisse in einem Profil
dargestellt worden [EBERT, 1943].

Wiirde man bis x = 5,0 E die Kurven als ,,Dreischichtkurven* ansehen, so hitten
das Hangende und Liegende der niederohmigen ,,Zwischenschicht* (¢ = 12 Qm) im
Mittel anndhernd die gleichen spezifischen Widerstinde (¢ = 45 Qm). Ab x = 6,0 E
fillt diese niederohmige ,,Zwischenschicht‘‘ nach unten hin ab und es tritt eine zweite
niederohmige ,,Schicht* (¢ = 12 Qm) auf, deren Michtigkeit mit groBer werdenden
x zunimmt und zwischen x = 5,0 E und x = 6,0 E auskeilt.

Es ist eigentlich interessant, daB diese niederohmigen ,,Schichten‘‘ auftreten kon-
nen, obwohl bei x = 0 eine hochohmige Einlagerung eingebettet ist. In Anlehnung
an die Seismik kann man vielleicht auch von ,,geoelektrischen Phantom-Horizonten**
sprechen.

Dieses Beispiel sollte nur grundsatzlich die Moglichkeiten von Fehlinterpretationen
aufzeigen. Sondiert man iiber geschichteten Untergrund und kommt in den Bereich
einer Einlagerung, so treten dhnliche Fehler auf, die aber noch komplizierter sein
werden. —

7. Das Erkennen gestorter MeBkurven

Fiir die Praxis wire es notwendig, ungestorte von gestorten MeBkurven unter-
scheiden zu konnen, um letztere von der Interpretation auszuschlieBen. Mit einiger
Erfahrung wird dies auch gelingen, manchmal jedoch nicht. Sondiert man entlang
eines Profiles, so kann man vor der Auswertung der Sondierkurven, gs als Funktion
des Ortes mit einigen /A-Werten als Parameter aufzeichnen. Erkennt man dabei
Kurvenverlaufe dhnlich der Abb. 2, so kann man auf eine Inhomogenitit schlieBen.
Allerdings ist meistens der MeBpunkteabstand zu groB im Vergleich zu den Dimen-
sionen eines moglichen Storkorpers gewihlt, so dal man keine geschlossenen Kurven-
ziige bekommen wird. —

Sondiert man mit der SCHLUMBERGER-Anordnung, so wird man mit groBer werden-
den A von Zeit zu Zeit auch den Sondenabstand 2d vergréBern miissen. Dies fiihrt
zu einem Sprung in der Sondierkurve, da (d/A) sprunghaft geindert wird. Dieser
EinfluB kann jedoch rechnerisch erfat und die Sondierkurve entsprechend korrigiert
werden [DEPPERMANN, 1954]. Befindet sich zwischen dem Sondenpaar eine Einlage-
rung, so wird bei VergroBerung des Sondenabstandes, nach oben genannter Korrek-
tur, die MeBkurve immer noch eine Unstetigkeitsstelle aufweisen. VergroBert man je-
doch den Sondenabstand 2d nicht sprunghaft, sondern stetig auf den neuen Wert 2d;
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3.0

2,54

— x=y = 0; Parameter: h

204 N N\  eaeaa h=y = 0; Parameter: x

h=1E;y =0, Parameter :

S~

-
-
-l =

e = ————

-

Abb. 8: Zylinderférmiger, sehr schlecht leitender Storkorper.
Cylindrical interfering body with high resistivity.
(o1/00—> 00; R =3,0E; A — o0)

und miBt jeweils die dazugehdrigen ps-Werte, so kann man, wie das Beispiel in Abb. 8
zeigt, auf einen Storkorper im Sondenbereich schlieBen, wenn die gemessenen Kurven
den berechneten dhneln. —

Es wird manchmal angenommen, dal} bei einem Sprung in der MeBkurve sich der
zweite Kurvenast dem ersten fiir /1 — co asymptotisch nihert und somit die gestorte
Sondierkurve graphisch korrigiert werden kann. Abb. 9 zeigt ein verschiedentlich
zitiertes Beispiel. Bis A = A2 wurde mit dem Sondenabstand 2d = 2d sondiert.
Beim Wechsel von 2dp auf 2d; macht sich ein Sprung in der MeBkurve bemerkbar.
Die Kurve wurde zusitzlich iiberlappt.

Die Kurve wurde unter der Annahme:

lim Qs(do)—- hm os(dy)=2;
A= 0

durch Parallelverschiebung des zweiten Kurvenastes ,korrigiert* (strichpunktiert).
Dabei ist man von der Voraussetzung ausgegangen, daB ab einem bestimmten A und
der damit erzielbaren AufschluBteufe, die viel groBer als die Teufe der Einlagerung
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ist, der EinfluB des Storkorpers auf die geoelektrische Messung verschwindend klein
wird. Jedoch zeigt Abb. 2 u. a. (dort wurden ja eben die Kurven fiir 4 — o be-
rechnet), daB diese Annahme nicht zutreffen kann. Die Storungen in MeBkurven

&

Ain

Aii2 T

e DL Ll e DL DL L IE LSS S

A

Abb. 9: Gestorte Sondierkurve und ihre vermeintliche Korrektur.

Distorted sounding-curve and its supposed correction.

sind um so groBer, je kleiner der Sondenabstand gewihlt wird. Sie sind jedoch un-
abhingig von der erzielten Aufschluflteufe [TGPFER, 1969].
Somit gilt die Ungleichung

lim g5(do) # lim o5(d) +0, (20)

A= © A= ©

und die gestorten Kurven kénnen nicht, wie beschrieben, korrigiert werden.

Eine Moglichkeit, gestorte Sondierkurven zu erkennen, ist durch die modifizierten
MeBverfahren nach CARPENTER [1955, 1956] und JAGANNADHA SARMA [1961] ge-
geben. Jedoch bedarf es noch weitgehender Erfahrungen, um mit Sicherheit auf
Storungen, infolge oberflichennaher Einlagerungen, schlieen zu kénnen. —
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Zur Problematik
der Deutung paliiomagnetischer MeBergebnisse
auf Grund von Untersuchungen an den Basalten
des Paléiovulkans Vogelsberg in Hessen')

Von E. ScHENK, GieBBen-Hungen?)
Eingegangen am 2. September 1968

Zusammenfassung: Von 33 Kernbohrungen im Basalt des Vogelsberges in Hessen wurden
iiber 5000 Proben fiir paldomagnetische Messungen geschnitten, um die Inklination, Re-
manenz, Suszeptibilitit und den Konigsberger-Faktor festzustellen. Die Messung liickenloser
Profile durch GroBeinheiten und Untereinheiten von Effusiv- und Intrusivbasalten fiihrte zu
der Erkenntnis, daB die Parameter der Magnetisierung gesetzmiBig variieren, indem sie eine
Funktion des Abstandes von den Grenzflichen sind. Reprisentative paliomagnetische Daten
sind nur im Bereich der Mitte der Gesteinseinheiten zu erwarten. Die bisherigen Deutungen
paldomagnetischer MeBergebnisse haben keine gesicherten Grundlagen.

Summary: The palaeomagnetic parameters of more than 5000 samples of cores taken from
33 drilling holes through innumerable basalt units of the Vogelsberg Paleovolcano in Hessen
were measured. Measurements of specimens of thin and thick layers without any gap proved
that inclination, natural remanence, susceptibility and Konigsberger factor are dependent on
their distance from the surface of units, layers, lamelles etc. Therefore representative datas for
the evaluation of palaeomagnetic measurements can be expected only in the interior part of
lava flows, intrusions a.s.o. The statistic method which encloses all values of measurements
gives significant datas which are not appropriate for the interpretation of palaeomagnetic and
geological events.

Ziel der Untersuchung

Es ist bekannt, daB die Parameter von magnetischen Proben aus vulkanischen
Gesteinsdecken, wie z. B. von Lavastromen, eine Streuung aufweisen und deshalb
statistische Methoden erfordern, um signifikante Werte zu erhalten. Nachdem es
wiederholt gelang, solche Signifikanzen mit radiometrischen Altersbestimmungen von
Gesteinen zu korrelieren, glaubt man allgemein, damit nicht nur die Geschichte der
Wanderung und Vertauschung der magnetischen Pole der Erde, sondern auch physi-

1) Der Inhalt dieses Beitrages war Thema eines Vortrages in der Sektion fiir Paliomagnetis-
mus auf dem Internationalen KongreB fiir Quartirgeologie am 30. 8. bis 5. 9. 1965 in Boulder-
Denver/USA und auf der Tagung der Meteorologen und Geophysiker am 1.—6. 4. 1968
in Hamburg.

2) Dr. E. SCHENK, Zweckverband Oberhessischer Versorgungsbetriebe, Geologische For-
schungsstelle, 6303 Hungen, NiddaerstraBe 2.
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kalische Fundamente einer Stratigraphie speziell vulkanischer Gesteinsformationen
gewonnen zu haben und sogar geotektonische Ereignisse, wie z. B. die Kontinental-
verschiebung, datieren zu kénnen.

Viele Widerspriiche, die sich beim Vergleich der ermittelten paliomagnetischen
Daten von Gesteinen aus allen Teilen der Erde ergeben haben, bleiben durch Un-
sicherheiten auf geologischer Ebene und UngewiBheiten oder Liicken der physika-
lischen Beobachtung vom Gewicht einer Kritik unberiihrt, zumal da die Bedingungen
fir die umgekehrte Magnetisierung eines Gesteins bzw. eines Minerals physikalisch
und mineralogisch definiert [NEeL 1951 u. 1955, BLACKETT/IRVING 1964] und die
Moglichkeiten ihres Auftretens und ebenso auch der sekundiren Aufheizung und
damit zusammenhidngender Ummagnetisierung physikalisch beschrinkt und iiber-
schaubar erscheinen.

In Anbetracht solcher Feststellungen muBte es wichtig und ungemein reizvoll er-
scheinen, die geologischen, speziell die vulkanologischen Ereignisse in globaler Per-
spektive geomagnetisch zu erfassen und die Daten einer geomagnetischen Geschichte
der Erde zu sammeln.

Auch im Paldovulkan Vogelsberg und seiner Umgebung waren Untersuchungen in
dieser Richtung vorgenommen worden [ANGENHEISTER 1956, HAHN 1956, TURKOW-
SKY 1963, SCHULT 1963, NAIRN 1961 und 1962, MuRrAawskI 1965], und gerade die Er-
gebnisse der in statistisch-methodischer Hinsicht vorbildlichen Untersuchung von
ANGENHEISTER [1956] schienen die Berechtigung zur Anwendung der paliomagneti-
schen Methode fiir eine Gliederung des Basaltdeckenkomplexes dieses Vulkangebirges
auf Grund paliomagnetischer Daten zu geben. Zu diesem Zwecke wurden die im
Rahmen hydrogeologischer Untersuchungen niedergebrachten Kernbohrungen seit
1960 untersucht. Aber schon die ersten MeBserien gaben zu erkennen, daB nicht nur
groBe Streuungen der Remanenz [TURKOWsSKY 1963] und Inklination vorhanden
waren, sondern auch eine gewisse regelmiBige Verteilung der Magnetisierung in den
einzelnen Basaltlagern existiert.

Ahnliche Beobachtungen iiber die Remanenz wurden schon an den Stormberg-
Laven von J.S. V. ZuL, K. W. T. GRAHAM und A. L. HALEs [1962] sowie an den
Patetere Ignimbriten bei Waipapa (Neuseeland) von HATHERTON [1954] gemacht.
Diese Erscheinungen sind bislang unerklirt geblieben [IRVING 1964). Zur Sicherung
der Deutung paliomagnetischer MefBergebnisse ist es aber notwendig, zu wissen, ob
diese mehr oder weniger regelmiaBigen Streuungen Ausnahmen darstellen oder oft
auftreten oder sogar eine GesetzmiBigkeit verbergen, denn es konnte ja sein, daB die
paldomagnetischen Daten einer Probe, die an einer beliebigen Stelle einer LavaerguB-
decke entnommen worden ist, zwar charakteristisch sind fir die spezielle Entnahme-
stelle, jedoch nicht reprisentativ fiir eine stratigraphische Korrelation und die Lage
des paldomagnetischen Poles der Erde.

Um Klarheit hieriiber und sichere Grundlagen zu gewinnen, wurde deshalb die
Verteilung der Magnetisierung, d. h. die Remanenz, die Inklination und die Volumen-
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suszeptibilitdt langs der Vertikalen von Basaltkorpern (Lavadecken, Lagergingen
usw.) untersucht.

Die Untersuchungsmethode

Nach der von allen Paliomagnetikern anerkannten Methode werden Proben
(samples) aus den Gesteinseinheiten orientiert entnommen und in Teilproben (speci-
men) geschnitten, an ihnen die Werte vor und nach einer Entmagnetisierung be-
stimmt und gemittelt [CREER 1957, RUNCORN 1955, IRVING 1964, Cox and DOELL
1960 u. a.]. Die statistische Behandlung der MeBergebnisse wird damit maBgebend.

Gewohnlich werden in einem Aufschlu3 die orientierten Proben in irgendwelchen
Grenzzonen entnommen, denn nur die Schichtflichen, Oberflichen einer Lage,
Kluftflaichen usw. bieten die leichten Mdoglichkeiten fiir das Abschlagen von Kanten
und den Ansatz des Bohrgerites. Wohl nur selten bietet sich im natiirlichen Auf-
schluB der zentrale Teil einer Gesteinslage oder Schicht zur Entnahme von Proben
an. Von den Autoren ist iiber die Art der Probenentnahme aber kaum etwas mitge-
teilt. Es ist daher nicht moglich, aus der Literatur genaue Ortsangaben iiber die
Proben, wie z. B. iiber ihren Abstand von der oberen oder unteren Grenzfliche des
Ergusses oder seiner Lagen zu entnehmen. Allen bisherigen Angaben paliomagne-
tischer Daten haftet also diese groBe UngewiBheit an.

Die Moglichkeit der Entnahme von Proben als geschlossene liickenlose Folge so-
wohl durch einzelne Gesteinslagen als auch durch méichtige Folgen von Basaltlagen
war durch Kernbohrungen im westlichen Vogelsberg gegeben. Von den im Rahmen
unseres Untersuchungsprogrammes bis jetzt niedergebrachten 80 Kernbohrungen
wurden 33 mit rd. 4000 1fd. Bohrmetern (Abb. 3) paliomagnetisch iiber ihre ganze
Linge bzw. Tiefe untersucht. Sie lieferten iiber 5000 Proben, die so geschnitten wur-
den, daB ihre Linge gleich dem Durchmesser von meist rd. 7—11 cm ist. Es ergab
sich damit eine sehr groBe Zahl liickenloser, kontinuierlicher MeBreihen durch die
Basaltlagen und -lager. Gemessen wurde mit der Forster-Sonde [fluxgate magneto-
meter, TURKOWSKY 1963, FRomM 1967] die Inklination (i), die Remanenz (y,) und die
Suszeptibilitat (k).

Die MeBergebnisse einer beschrinkten Anzahl von Proben wurden im Institut fiir
Geophysik der Georg-August-Universitit, Gottingen, zusammen mit Herrn FrRomM,
dem ich auch an dieser Stelle danke, an der dortigen Forster-Sonde und mit dem
astatischen Magnetometer gepriift und fiir richtig befunden. Ebenso wurde dort an
denselben Proben eine Entmagnetisierung im Wechselfeld vorgenommen, wahrend
eine thermische Entmagnetisierung im eigenen Labor an einer groBen Anzahl von
Proben durchgefiihrt worden ist. Die Messungen an Teilproben (specimen), die von
groBen Proben (samples) abgeteilt worden waren, ergaben so geringe Unterschiede,
daB die an den groBen Proben gewonnenen Werte als richtig anzusehen sind.

Bei der Entmagnetisierung ergab sich, daB die Tuffe, Tuffite und Laterite eine
weiche Komponente haben [SCHENK 1968], wihrend die Magnetisierung der Basalte
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Tabelle 1: Bohrung Nr. 31 — Rainrod — Thermische Entmagnetisierung bei 220 °C.

Inklination Jyp

Probe-Nr. Gestein Teufe vor nach vor nach
m der Erhitzung
4 Tholeiit 96,30 48 45 0,71 0,48
5 96,50 49 48 0,75 0,74
6 96,70 47 56 0,86 0,82
7 96,90 45 52 0,81 0,72
8 Alkalibasalt 131,50 51 70 4,65 5,50
9 136,30 56 75 3,98 3,30
10 134,90 60 68 3,33 5,00
11 135,40 73 77 4,47 3,55
12 Alkalibasalt 290,20 —40 73 2,72 13,30
13 290,30 —15 70 3,9 10,20
14 290,36 9 —67 3,85 8,44
15 290,90 6 —64 3,03 6,00
16 Tholeiit 261,50 —90 30 1,03 0,30
17 261,60 —61 11 1,09 0,62
18 261,70 —66 69 1,22 1,62
19 261,90 —65 52 1,18 0,62

sich durchweg als hart und stabil auswies (Tab. 1). Bei ihnen ergab sich auBerdem
iiberraschenderweise, daBl umgekehrt magnetisierte Proben, die bei kontinuierlich
zunehmender Tiefe eine geschlossene Reihe mit gleicher Inklination bildeten, nach
der Entmagnetisierung eine Streuung aufweisen, die sich in der graphischen Dar-
stellung bogenformig aufreiht und nicht selten in den Bereich der normalen Magneti-
sierung libergeht (Abb. 4) und damit eine Ummagnetisierung zu erkennen gibt. Meist
ergab sich durch die Entmagnetisierung eine Inklination, die nur wenig kleiner war
als vorher. In keinem Fall wurde die Streuung der Inklinationswerte bis auf Null ver-
mindert, ihre GesetzmiBigkeit vielmehr eher noch betont (Tab. 1). Dieser Befund
wurde auch bestétigt durch Messungen an Teilproben (specimen), die aus den groB3en
Proben (samples) orientiert herausgeschnitten worden waren.

Die Streuung der MeBwerte an Proben aus einem AufschluB ist eine bei fast allen
Untersuchungen zu beobachtende Erscheinung und ist auch bei groBter Genauigkeit
bis zu einem gewissen MaBe bedingt durch subjektive und systematische MeBfehler.
Fiir ihre Eliminierung bieten die statistischen Methoden ausreichende und sichere
Mittel und Wege. Durch sie wurden aber bislang auch groBere Abweichungen aus-
geglichen, die sich bei den Messungen an Proben aus dem gleichen AufschluB oder
gleichen geologischen Einheiten ergeben. Ob solcher Ausgleich und solche Mittelung
zuldssig oder unzulissig sind, sollte die Untersuchung erweisen.
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Um die grundsitzliche Bedeutung dieses Verfahrens herauszustellen, seien die Fest-
stellungen von verschiedenen Autoren aufgefiihrt. So fand ANGENHEISTER [1956] eine
gemittelte Inklination von 57° bzw. — 59,8°, TURKOWSKY [1963] von 64° bzw. — 70°,
NAIRN [1961 u. 1962] von 43° u. 63°, ScHULT [1963] von 66,63° u. — 63°. Die Mitte-
lung der Inklinationswerte der rd. 5000 Kernproben aus dem westlichen Vogelsberg
aber ergibt eine Inklination von nur 55° (s. Tab. 2, Abb. 2).

Tabelle 2: Héufigkeiten der Inklinationswerte von 4107 Bohrkernproben aus 27 Bohrungen
im westlichen Vogelsberg.
(Das Vorzeichen fiir die Inklination ist hier nicht beriicksichtigt)

Inklination in Grad Zahl der Proben Haufigkeiten
Klasse in % %
0-—5 53 1,29
6—10 70 1,70
11—15 74 1,80
16—20 68 1,66
2125 78 1,89 32,89
26—30 118 2,87
31-35 120 2,92
36—40 145 3,53
41—45 230 5,60
46—50 395 9,63
51—55 570 13,89 } 27,50
56—60 559 13,61
61—65 407 9,91 } 19,11 } 73,33
66—170 378 9,20
71175 366 8,91 } 17,09
76—80 336 8,18
81—85 121 2,95 3,41
86—90 19 0,46
4107 100,00 100,00

Zur Geologie des Untersuchungsgebietes

Die Proben fiir die paliomagnetischen Messungen stammen aus Basalteffusions-
und Intrusionskdrpern in der westlichen Hilfte des Paliovulkans Vogelsberg (Abb. 1).
Der Palidovulkan ist im Miozén in der Hessischen Senke auf einer der groBen irdischen
N—S streichenden kontinentalen Geofrakturen aufgebaut worden. Der Zentralvulkan
entwickelte sich dort, wo alte NO—SW und NW—SO verlaufende Geofrakturen sich
schneiden und dabei die N—S Bruchzone, die Fortsetzung des Rheingrabens kreuzen.

Durch die Erosion im Pleistoziin ist das im Pliozin fast eingerumpfte vulkanische
Gebirge [s. SCHENK 1968] iiber eine Hohe von fast 700 m zwischen Talsohle und
Gipfelfiiche aufgeschlossen. Einige besonders tiefe Kernbohrungen geben zusitzlich
Einblick in weitere 322 m Vulkanite des zentralen Gebirgsteils zwischen Schotten und
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Abb. 1: Karte mit den Grenzen der geschlossenen Vulkanitdecke und des vermessenen geo-
magnetischen Feldes sowie der Lage der paliomagnetisch untersuchten Kernbohrungen.
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Abb. 2: Histogramm der an iiber 4100 Proben aus 27 Kernbohrungen gemessenen palido-
magnetischen Inklinationswinkel.
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Abb. 3: Normale und inverse Magnetisierung der Kernproben aus 31 Bohrungen im west-
lichen Vogelsberg.



366 E. SCHENK

Rainrod, so daB3 unter Beriicksichtigung der geologischen Karten und einer Vermessung
des geomagnetischen Feldes in einem Gebiet von iiber 38 Kartenblittern 1:10000 vom
Westrand des Vulkans am Taunus bis in sein Zentralgebiet (30 km = Radius des
Paldovulkans) ein gutes Bild von seinem Aufbau aus Tuffiten, Tuffen mit lateritischen
Boden und BasalterguBBdecken sowie horizontalen und vertikalen Intrusivkorpern ent-
worfen werden kann [SCHENK 1968].

Kalkhaltige Tuffite bildeten die ersten Ablagerungen und fiillten die Senke des
Meeres im Aquitan zwischen dem Schiefergebirge und dem zentralen Teil des Vogels-
berges, wahrend auf der hohen Schulter des Grabens, d. h. der Ostabdachung des
Vulkans, Tuffe abgelagert wurden. Im spiten Aquitan und im Burdigal nachfolgende
Lavastrome aus Tholeiit, bisher als Trappbasalt in der Literatur beschrieben [ScHoTT-
LER 1937], sind durch diinne Tuffschichten meist getrennt. Im Burdigal und Helvet
treten auch bereits Alkalibasaltergiisse auf. Durch Fauna belegt sind Alkalibasalte
auch aus dem Torton und Sarmat. Mit sehr basischen Schmelzen, den Basaniten
[ScHOTTLER 1937], endete wahrscheinlich im ausgehenden Obermiozin der Vulkanis-
mus [SCHENK 1968]. Ob diese Forderfolge, die durch horizontale Intrusionen (sills,
Subfusionen, SCHENK 1964] sehr gestort bzw. verwickelt ist, das ganze Gebiet einheit-
lich beherrschte oder an verschiedenen Stellen gleichzeitig auch verschiedene Laven
gefordert wurden, ist eine noch offene Frage, die wahrscheinlich erst durch radio-
metrische Altersbestimmungen definitiv gelost werden kann.

Gegeniiber rezenten Vulkanen bietet der Paldovulkan Vogelsberg wie manch anderer
Paldovulkan die Schwierigkeiten, die mit der Trennung und Deutung der unterschied-
lichen Gesteinslagen als Effusiv- und Intrusivkorper in einem vulkanischen Sockel-
stockwerk verbunden sind [SCHENK 1964]. Er ruht auf den Schichtenfolgen des Bunt-
sandsteins und tertidrer (oligozdner und aquitaner) Sedimente, die sein Fundament
bilden. In einer ganzen Anzahl von Bohrungen wurde es erreicht, so daB8 die Unter-
suchung sich auf die gesamte Hohe des Vulkans erstrecken konnte (Abb. 3).

In der Karte (Abb. 1) ist die Lage der Bohrungen und Aufschliisse, von denen
Proben untersucht wurden, gekennzeichnet. Das geomagnetisch vermessene Gebiet
ist in ihr umgrenzt. Eine ausfiihrliche Darstellung dieser ganzen Untersuchungs-
ergebnisse soll in einer besonderen Ausarbeitung erfolgen. An dieser Stelle werden nur
ausgewihlte Beispiele von der Verteilung der Inklination in den einzelnen Basaltlagen
gebracht. Sie konnen beliebig vermehrt werden, sind also keine Sonderfille.

Das Gesamtbild der Verteilung der Magnetisierung in der Vertikalen
Die palidomagnetische Gliederung in der Bohrung Nr. 62 — Merkenfritz

Einen Uberblick iiber eine durchaus nicht ungewdhnliche, vielmehr typische Ver-
teilung der magnetischen Parameter in der Vertikalen eines Vulkanprofils soll die
Bohrung Nr. 62 — Merkenfritz (Abb. 5) vermitteln. In der graphischen Darstellung
der Inklination (i), des Betrages der natiirlichen Remanenz (Jy5), der Suszeptibilitat (k)
und schlieBlich des Konigberger-Faktors (Q) sind unter fast 50 m Deckschichten



Zur Problematik der Deutung paldomagnetischer MeBergebnisse 367

Bo. 31 Rainrod I
Thermische Entmagnetisierung bei 220° C
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Abb. 4: Wirkung der thermischen Entmagnetisierung bei 220° Celsius an 19 Kernproben aus
Bohrung 31, Rainrod, aus 4 dicht geschlossenen Mefreihen.
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drei groBe Basalteinheiten zu erkennen. Die Vorzeichen der Inklination wechseln. Ein
oberer Komplex reicht von rd. 50 m bis fast 110 m, ein mittlerer mit inverser Magneti-
sierung bis in rd. 170 m und der dritte mit normaler Magnetisierung bis an die Unter-
grenze des Basaltes in rd. 220 m Tiefe. Diese drei Bereiche haben also fast gleiche
Maichtigkeiten (ungefihr 50—60 m). Die Gliederung tritt dadurch deutlich hervor,
daB bei der Inklination die Vorzeichen wechseln und die Inklination in den Grenz-
zonen sehr klein, die Remanenz sehr grof} ist. Die Volumensuszeptibilitdt ist hier
dagegen bemerkenswert kleiner als im Innern der Einheiten. Der Konigsberger-Faktor
ist in den Grenzzonen ebenfalls auffallend gro. An Hand dieser charakteristischen
Anderung der paliomagnetischen Daten ldBt sich auch eine Untergliederung der
Grofleinheiten erkennen, die der geologischen und petrographischen genau entspricht.

Das geologische Profil

Unter einer bis in rd. 10 m Tiefe reichenden jungquartiren Deckschicht folgen
tonige, zersetzte Tuffe und Tuffite und Basaltbrocken und ein aus ihren Verwitterungs-
produkten zusammengesetzter vielfarbiger Detritus bis in rd. 20 m Tiefe und darunter
feine und grobe Tuffe mit Basaltbomben, Breccien und Laterit bis in fast 50 m Tiefe.
Es ist nicht entscheidbar, ob von 39 m bis 48 m bzw. rd. 50 m eine stark zersetzte
Intrusionsbreccie oder eine Schuttmasse aus umgelagertem Vulkanitmaterial vorliegt.

Bei rd. 50 m beginnt ein kompakter, blaugrauer, feinkorniger Alkalibasalt mit viel
Olivin. Bis in 78 m Tiefe besteht er aus kompakten, fast blasenfreien, wenig gekliifteten
Lagen. (Als Lagen sollen hier die Untereinheiten eines Lagers [GroBeinheit] aus
Effusiv- oder Intrusivbasalt bezeichnet sein.) Ein zweites kompaktes Lager gleicher
Art reicht von 82,25—97,50 m und ist vom erstgenannten durch sedimentire Bildun-
gen aus Tuffen und Braunkohlen getrennt, wihrend an seiner Basis kompakt ver-
schmolzene Schlacken zu erkennen sind, die auf rotlich gefrittetem lateritisch ver-
wittertem und gelblichgrauem Tuff bis in 107,50 m liegen.

Der mittlere, bei rd. 108 m Teufe beginnende Gesteinskomplex besteht aus fast
blauschwarzem kompakten Alkalibasalt, ist jedoch dunkler und wenig gekliiftet, fast
ohne Blasen und olivinreich. Seine Untergrenze liegt bei 161 m auf Breccien und grau-
griinen Tuffen von rd. 10 m Michtigkeit.

Dieses mittlere Lager ist gegliedert in einen oberen, einen mittleren und einen unteren
Teil, der jeweils vom anderen bei 127,00 m, 149,00 m und 162,00 m durch etwa 10 m,
8 m und 10 m michtige Tuffschichten getrennt ist. Mit Hilfe von brecciosen Lagen
und Blasenzonen 1aBt sich leicht eine noch weitergehende Unterteilung vornehmen.
Der Gesamtkomplex ist oben und unten durch michtige Breccien aus einem Gemenge
von kompaktem, dichtem Basalt, Tuff und Laterit und Montmorillonit abgegrenzt,
so daB die Deutung als Intrusivlager naheliegt, was aber noch durch spezielle Unter-
suchungen zu kldren bleibt.
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Im unteren Lager (von 171,5—217,0 m) ist der Basalt in den obersten 5 m grau, zum
groBen Teil zersetzt, vielfach rotlich oxydiert und gefleckt, durchweg reich an groB3en
und kleinen Blasen mit Zeolithen, vielfach schaumig-pords und schlackenreich, dar-
unter jedoch wieder blaugrau bis blauschwarz, massiv, kompakt und wenig zerkliiftet
mit einer Zersatzzone an der Basis auf 4 m Laterit und Tuffit iiber (aquitanen) Mergeln
und oligozinen Sanden und Tonen.

Von 171,5 m bis rd. 177,0 m liegt ein Tholeiit (Trapp) vor. Bis zur Basis folgt dann
ein sehr basischer Alkalibasalt mit Sonnenbrennerflecken, der wie der ganze Komplex
normal magnetisiert ist. Durch Blasenzonen oder brecciose Lager sind in diesem
Teil keine Grenzen und Lagen gekennzeichnet, wohl aber scheint ein FlieBgefiige
angedeutet. Auch dieses tiefste Basaltlager scheint einer Intrusion bzw. Subfusion
eher zu entsprechen als einer Effusion. Diese Frage bleibt noch offen.

Die Inklination

In der graphischen Darstellung der Inklinationswerte (Abb. 5) fillt sofort die groBe
Streuung der Werte auf. Sie verteilen sich fast gleichmiBig auf die ganze Skala von
0—90° sowohl im Bereich normaler als auch inverser Magnetisierung. Nur in unteren
Lagen héufen sich die Werte in einem mittleren Bereich zwischen 30° und 60°.

Die statistische Untersuchung gibt noch pragnanter die Streubreite von 0—90° zu
erkennen. Die Betrachtung des Gesamtbildes sei vorangestellt und ohne Riicksicht
auf das Vorzeichen vorgenommen (Tab. 3, Abb. 9), da in der Wechselbeziehung der

Tabelle 3: Hiufigkeitsverteilung der Inklination in dem Abschnitt von 48 m bis 217 m der
Bohrung Nr. 62 — Merkenfritz — ohne Beriicksichtigung der Vorzeichen.

Inklination in Grad  Anzahl der Proben Haufigkeiten

Klassen in %
0— 5 14 2,42
6—10 13 2,24
11—15 11 1,90
16—20 12 2,07
21—-25 11 2,24
26—30 22 3,80
31—35 25 4,32
36—40 34 5,88
41—45 43 7,43
46—50 86 14,87
51—55 100 17,30 | 63,98
56—60 66 11,41
61—65 40 6,92
66—170 35 6,05
71—175 34 5,88
76—80 23 3,97
81—85 7 1,21

86—90 2 0,34
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magnetischen Parameter der einzelnen Einheiten keine grundsitzlichen Unterschiede
zu beobachten sind. Die relative Haufigkeit der flachen (<< 45°) und steilen Winkel
(> 60°) auBlerhalb der Dominanzen erreicht in den einzelnen Klassen 7% und sogar
11,3% im oberen Lager, 7% im mittleren, fast 9 und 109, im unteren. Die Summe
dieser Haufigkeiten der flachen Winkel betriagt im oberen Lager 15 % (fiir 0—25°) bzw.
539, (fir 0—45°), im mittleren rd. 48 %, im unteren ungefihr 139, und die Hiufig-
keit der steilen Winkel fast 20 9, im mittleren iiber 23 9, im unteren fast 30%,. Dem-
gegeniiber sind die dominanten Winkel in den drei Klassen zwischen 45° und 60°
zusammen mit 309, im oberen und mit rd. 60%; im mittleren und im unteren Lager
vertreten. Signifikant ist die Klasse von 51—55°.

In dem Diagramm der Héufigkeiten fiir das obere Lager (Abb. 6) treten mit nur
schwach unterschiedlichen Signifikanzen die Klassen mit 26°—30°—35° und mit 46°

Bo. 62 Merkenfritz  Abschn. 51,07 -106,55m

|
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Abb. 6: Histogramm zu den Inklinationsmessungen an den Kernproben aus dem Abschnitt
51,0—106,5 m in der Bohrung Nr. 62 bei Merkenfritz.

bis 50° hervor. Es gibt keinen stichhaltigen Grund, die Gruppe mit der flachen Inkli-
nation zu verwerfen, aber auch keinen fiir eine Bevorzugung der Gruppe mit 46°—50°
und auch nicht fiir beide jeweils allein, weder nach der Statistik noch nach der Dar-
stellung mit der Teufenbezeichnung noch wegen geologischer Unterschiede (Abb. 5).

Im mittleren Lager ist die Signifikanz (51 —55°) nicht viel ausgeprigter als im oberen
Lager, und man miite dem Bilde nach die Klasse mit 46—50° noch einrechnen. Dies
ergibe dann einen Mittelwert von 50° (Abb. 7).

Im unteren Lager sind die Klassen von 46—60° dominant. Als signifikant (mit 17 %)
ist der Inklinationswinkel von 53° anzusehen (Abb. 8).

Diesen Teilanalysen entspricht das Gesamtbild (Abb. 9), in dem eine Signifikanz
fiir die Klasse 45—60° hervortritt. Hieraus wiirde sich ein Winkel fiir die gemittelte
Inklination von 52—53° fiir das Gesamtprofil des Basaltes der Bohrung Merkenfritz
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Abb. 7: Histogramm zu den Inklinationsmessungen an den Kernproben aus dem Abschnitt
107,3—170,6 m in der Bohrung Nr. 62 bei Merkenfritz.
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Abb. 8: Histogramm zu den Inklinationsmessungen an den Kernproben aus dem Abschnitt
172,3-216,6 m in der Bohrung Nr. 62 bei Merkenfritz.
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Abb. 9: Histogramm zu den Inklinationsmessungen an simtlichen Kernproben der Boh-
rung Nr. 62 bei Merkenfritz.

ergeben. DaB dieser Wert von der durch ANGENHEISTER [1956], TURKOWSKY [1963]
und NARN [1961 und 1962] und ScHuLT [1963] festgestellten Inklination an den
Basalten des Vogelsberges (55—70°) betrichtlich abweicht, wurde bereits festgestelit.
Man konnte diesen Unterschied auf Altersunterschiede zuriickfiihren, wozu aber kein
geologischer Grund vorliegt.

Betrachtet man die Darstellung, in der die Inklination auf die Teufe bezogen ist,
genauer, so wird man zudem zu Zweifeln an der Zutrefflichkeit der Statistik gedringt.
Es fallt auf, daB die besonders flachen Winkel an die Grenzzonen der Vulkaniteinheiten
gebunden sind. Uberzeugend deutlich ist dies z. B. an der Basis- und Dachzone des
unteren Lagers ausgeprigt, kaum weniger aber auch in den gleichen Zonen des oberen
und mittleren Lagers. Zwar streuen die Werte auch hier betrachtlich. Folgt man aber
den Mittelwerten solcher Streuungen, so stellt man erneut fest, daB die flachen Winkel
generell den geologischen Grenzzonen angehoren, d. h., daB sie die Basis- und Dach-
zonen der bei der Profilbeschreibung erwihnten Untereinheiten kennzeichnen, wihrend
der jeweils zentrale Teil einer Einheit durch steile und groBte Winkel charakterisiert
ist. Der Befund an den Basaltlagen anderer Bohrungen zeigt dasselbe. Diese Fest-
stellungen werden schlieBlich bestitigt durch die Analyse kleiner Bereiche, d. h. von
Untereinheiten, aus denen die groBen zusammengesetzt sind, und nicht zuletzt durch
die Verteilung der Remanenz, Suszeptibilitit und des K6nigberger-Faktors.

Remanenz, Suszeptibilitit und Konigsberger-Faktor

Durch die Untersuchungen von JAEGER und JopLIN [1955], BuLL, IRVING und
WiLLis [1962] ist bekannt, daB die Suszeptibilitit und dementsprechend auch die
Remanenz sich mit dem Abstand von der Obergrenze eines Vulkanitkorpers dndert.
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Dieselbe Beobachtung der Abnahme der Remanenz mit der Teufe machten wir an den
Basalten des Vogelsberges [TURKOWSKY 1963, ANGENHEISTER und TURKOWSKY 1964].
HATHERTON [1954] fand sogar eine enge Korrelation zwischen der Magnetisierung und
der Schichtung bei Ignimbriten. Die liickenlose Durchmessung von Bohrkernproben
aus dem Vogelsberg zeigt dieselbe problematische Erscheinung im Basalt. Aus der
Bohrung Nr. 62 — Merkenfritz soll der Abschnitt von 185,6—193,0 m (Abb. 10)
dies veranschaulichen. Er gibt zu erkennen, daB bis in fast alle Einzelheiten die Re-
manenz sich gegensinnig zur Inklination verdndert. Nimmt die Inklination zu, so
nimmt die Remanenz ab. Der Konigsberger-Faktor verhilt sich wie die Remanenz.
Die Suszeptibilitat dagegen scheint in den Randzonen im allgemeinen am kleinsten zu
sein (s. Abb. 16).

Man kann also von strengen Korrelationen sprechen. Die Werte der Magnetisierung
spiegeln also sehr genau den schichtigen oder lamellaren Aufbau der Vulkaniteinheitene

Die Inklination in kompakten Basalteinheiten

Nach der graphischen Darstellung mit der Teufenbeziehung der Inklination scheint
u. a. der Abschnitt von 185—191 m (Abb. 10) gemiB geltenden Regeln innerhalb der
GroBeinheit einem Bereich statistisch eindeutig brauchbarer Mittelbildung anzu-
gehoren (vergl. Abb. 5). Man wird dieses Mittel und auch die Signifikanz zwischen
50° und 60 erwarten, und man wire geneigt, die extremen Werte von etwa 70° zu ver-
werfen. Die Statistik (Abb. 11) ergibt auch tatsichlich eine Signifikanz fir 55—60°,
ganz in Ubereinstimmung mit den oben errechneten Werten fiir das untere Lager
(Abb. 8).

Der Basalt in diesem Abschnitt 1aBt makroskopisch keine deutlichen Grenzen von
Untereinheiten durch Blasen- oder Schlackenzonen erkennen. Wohl aber ist ein FlieB-
geflige in ihm angedeutet. Er ist kompakt und kaum gekliiftet, so daB es moglich war,
58 Zylinderproben von 11,3 cm Durchmesser und jeweils 11,3 cm Hohe zu schneiden.
Aus dem Abschnitt von 600 cm kénnen also kaum mehr Proben gewonnen werden.
Er ist nahezu liickenlos durchmessen.

Die Streuung der Inklination (s. Abb. 10) bewegt sich nun zwischen 42" und 79°.
Im obersten Abschnitt von 40 cm betrigt die Inklination 46°, 47° und 51°. In den
nichsttiefen 25 cm steigt die Inklination auf 72°,und 15 cm tiefer ist sie wieder bei 48°.

Auf den nichsten 2 m hilt sich die Streuung in vielen 20—40 cm starken ,,Lamellen*
an den Bereich zwischen 66° und 44° in der gleichen Weise wie vorher. Man kann
leicht eine Mittellinie zu diesen Streuwerten zeichnen und erhalt dann einen Bogen,
der etwa bei 185,8 m mit der Inklination von etwa 48° ansetzt, iiber einen Hochstwert von
etwa 70° bei etwa 186,4 m geht und dann bei 187,9 m wieder bei etwa 47° endet. Hier
setzt dann ein neuer Mittellinienbogen an, der bei etwa 189,00 m eine groBte Inklina-
tion von etwa 75° anzeigt und bei 190,7 m wieder bei 45° endet oder sich mit dem
Ansatz eines neuen Bogens vereint. Hier im unteren Abschnitt ist im Basalt ein lamel-
lares FlieBgefiige nicht zu verkennen.
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des Konigsberger-Faktors Q einer fast liickenlosen MeBreihe an den Kernproben

Abb. 10: Diagramm mit der Verteilung der Inklination, Remanenz, Suszeptibilitit und
im Abschnitt 185,6—193,6 m der Bohrung Nr. 62 bei Merkenfritz.
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Bo. 62 Merkenfritz Abschn. 185,6-193,6 m
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Abb. 11: Histogramm der an den Kernproben aus dem Abschnitt von 185,6—193,6 m der
Bohrung Nr. 62 bei Merkenfritz gemessenen Inklination.
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Abb. 12: Graphische Darstellung der an den Kernproben aus dem Abschnitt von 172,6 bis
173,0 m der Bohrung Nr. 62 bei Merkenfritz gemessenen Inklination.
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Durch die freihdndige Konstruktion der Mittellinie treten in dem kompakten,
auBerlich ungegliederten Basalt also zwei Einhziten von jeweils 2,5—3 m hervor mit
flacher Inklination in den Grenzzonen und sehr groBer Inklination im mittleren
Abschnitt bzw. im oberen Drittel der jeweiligen Michtigkeit. Eine dritte bogenformig
anschlieBbare Einheit ergibt sich von 191,0—192,5 m und eine vierte von 192,5 bis
193,6 m. AuBlerdem sieht es so aus, als ob diese kleinen Einheiten aus vielen weiteren
lamellenartigen Untereinheiten zusammengesetzt wiren.

Tatsdchlich zeigen nun die iiber nur 25—40 cm gehenden, absolut liickenlosen
Probenfolgen mit deutlichen oder wenigstens angedeuteten FlieBgefiigen eine konti-
nuierliche gesetzmiBige Abwandlung der Inklination von flachen zu steilen Winkeln.
In dem Abschnitt von 172,60—173,00 m (Abb. 12, s. a. Abb. 5) geht die Inklination
von 39° an der Obergrenze auf 45° in der Mitte und zuriick auf 36° an der Basis. In
dem Abschnitt von 191,30—191,90 m (Abb. 10) liegen zwei solcher Lamellen auf
60 cm vor. Hier aber bewegt sich die Inklination von 73° bis zu 77° und wieder zuriick
auf 63°. Die nachsttiefere Probe bei 192,10 m hat sogar nur 52° und die der oberen
Lamelle niachsthohere nur 49° (Abb. 5).

Diese Feststellungen notigen dazu, das Zickzack der Streuungen auch dort als eine
mit dem lamellaren FlieBgefiige verkniipfte Verdnderung anzuerkennen, wo die
Messungen nicht liickenlos erfolgen konnten. Jede als Einheit erscheinende Basaltlage
besteht demnach aus einer Vielzahl von Lamellen, die durch die Inklination abgebildet
sind.

In der Bohrung Nr.31 — Rainrod wurden sowohl Effusiv- wie Intrusivbasalte
durchbohrt. Intrusionsbreccien an der oberen und unteren Grenze, die von den ErguB3-
schlacken sich unterscheiden, kennzeichnen vielfach horizontale Intrusivlager, wihrend
der innere Teil durch kompakten, blasenfreien Basalt mit FlieBgefiige ausgezeichnet
ist. Die Abwandlung der Inklination mit diesem Gefiige erscheint iiberzeugend. In der
Hangend- und Liegendgrenzzone treten, wie in dem Abschnitt von 141—145 m
(Abb. 13), die kleinsten Winkel (20—50°) auf, im zentralen Teil der Lage der grofite
mit mehr als 60°.

Je geringer die Abstinde zwischen den Einzelproben aus einer Vulkaniteinheit sind,
um so ausgepragter kann das FlieBgefiige hervortreten, um so groBer ist dann auch
die Streubreite der Inklination. :

In dem in Abb. 14 wiedergegebenen Abschnitt von 59—73 m der Bohrung Nr. 31
(Rainrod) sind die Effusionsschlacken kaum zu erkennen, da fliissige Lava alle Hohl-
raume und Fugen zwischen ihnen ausgefiillt hat. Beim Abtrocknen des naBgemachten
Gesteins treten jedoch die Grenzen der einzelnen Schlackenbrocken deutlich hervor.
Hier zeigt sich nun wiederum, daB tatsichlich eine Beziechung der Inklination zur
FlieBstruktur bzw. zu den Grenzflichen besteht. In der Schlackenlage und unmittelbar
darunter und dariiber treten die kleinsten Werte fiir die Inklination auf, im Innern der
kompakten Basaltlage die gréBten. Wie die Abb. 13 zeigt, ist diese Erscheinung nicht
auf Alkalibasalt beschrinkt, sondern genau so auch in den Tholeiiten (Trapp) zu
beobachten. Selbst wenn man groBe Liicken in den MeBreihen hat, wie in Bohrung
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Abb. 13: Darstellung des geologischen Profils und der an den Kernproben gemessenen
Inklination im Abschnitt von 140,5—145,5 m in der Bohrung Nr. 31 bei Rainrod.
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Abb. 14: Geologisches Profil und Verteilung der Inklination im Abschnitt von 59,0—73,0 m
der Kernbohrung Nr. 31 bei Rainrod.
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Abb. 15: Die Verteilung der Inklination in den Basaltlagern der Kernbohrung Nr. 46 bei
Betzenrod.

Nr. 46 — Betzenrod II (Abb.15) mit sehr zerkliifteten, zerbrochenen und schlackigen
Lagen des Vockenhainer Lavastromes [s. SCHOTTLER 1937 und 1924], so ist nicht zu
verkennen, daB die Inklination in den Grenzzonen auch groBer Einheiten kleiner ist
als im mittleren Abschnitt. Bei liickenhaften Messungen bleibt also die Frage offen,
ob man groBte, kleinste oder auch nur mittlere Inklinationen erfaBt hat. Das Bild
ist jedenfalls um so ruhiger, je kleiner das Beobachtungsmaterial ist. Das Ergebnis
einer solchen Untersuchung ist dann aber auch um so unzutreffender oder jedenfalls
ungewisser.

Die Auswertung der paliiomagnetischen Messungen

Es ist jetzt klar erkennbar, daB die auBerordentlich breite Streuung der Inklinations-
werte in méichtigen Vulkaniteinheiten wie in der Bohrung Merkenfritz ebenso wie die
Variabilitit der Remanenz und Suszeptibilitit gesetzmiBig ist und im wesentlichen
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auf der groBen Vielzahl von diinnen laminaren FlieBeinheiten beruht, in deren Grenz-
zonen die Inklinationswinkel abgeflacht sind. Damit wird es notwendig, die von allen
Autoren festgestellte, oft recht groBe Streuung bei der Auswertung zu beriicksichtigen
und nicht zu eliminieren. Die Aufteilung von Proben (samples) und die Messung und
Mittelung der Teilproben (specimen) kann wohl das MeBergebnis sichern, nicht aber
reprasentative Werte fiir eine Vulkaniteinheit liefern.

Die ,,Abflachung‘‘ der Winkel nimmt ab mit der Entfernung von den Grenzflichen.
Das gilt fiir die einzelnen Lavalamellen wie fiir ihre Zusammenpackung zu einer FlieB3-
einheit von einigen Dezimetern, die wiederum nur Bestandteil einer vielleicht einige
Meter umfassenden Einheit einer noch viel méchtigeren ErguBdecke oder eines
Intrusions- bzw. Subfusionskorpers (sill) sind. In den Grenzzonen solcher GroB-
einheiten treten die extrem flachen Winkel auf (s. Abb. 5 und 10), wihrend die groBten
jeweils auf den ungefahr mittleren Teil beschrinkt sind. Es ist dabei sehr wichtig, fest-
zustellen, daB in den Untereinheiten sehr oft auch in ihren mittleren Abschnitten, die
groBten Winkel in bezug auf den Gesamtkomplex nicht immer erreicht wurden und
die flachen und mittleren dadurch zu der Hiufigkeit von Mittelwerten wesentlich bei-
tragen.

Die zunichst rein phanomenologisch mit dem FlieBvorgang verkniipfte Haufung
von flachen und mittleren Winkeln muB sich auch in der Statistik ausdriicken. Die
Zahl der Grenzzonen und Grenzflichen ist doppelt so groB wie die Zahl der FlieB-
einheiten. Also muf3 auch die Hiufigkeit flacher und mittlerer Inklinationswinkel von
vornherein mindestens doppelt so groB} sein wie die der groBten Inklination. Die nach
der Haufigkeitsanalyse mit 309, signifikante Inklination von 55—60° wie in Abb. 9
kann also niemals reprisentativ sein.

Um gleiches Gewicht der statistischen Elemente zu erreichen, miiten die Haufig-
keitszahlen der flachen und mittleren Winkel durch die Zahl der jeweils bei der
Messung erfafBten Einheiten dividiert werden. Das hiermit erreichbare Ergebnis ist
aber einfacher dadurch zu erhalten, daB man die Gruppen der groBten Inklinations-
werte betrachtet. unwahrscheinlich extreme Werte evtl. verwirft und dann arithmetisch
mittelt.

AmKklarsten ist aber die graphische Darstellung der rdumlichen und geomagnetischen
Verhiltnisse. Mit der Inklination von etwa 75° (Abb. 10) ist auf diese Weise fiir die
Vulkaniteinheit von 185—191 m in der Bohrung Merkenfritz die Richtung der Magne-
tisierung zutreffender erfaBt als durch eine Statistik, die alle Werte beriicksichtigt. Es
ergibt sich ferner mit diesen Feststellungen, daB auch eine Probe aus dem mittleren
Teil einer Vulkanitplatte nicht unbedingt reprisentative Werte fiir die mittlere Rich-
tung der Magnetisierung bringt, denn sie kann ja einer Lage angehdren, die zufallig
in einer Grenzzone zwischen zwei FlieBeinheiten des gleichen vulkanischen Ereig-
nisses liegt. Man kommt also nicht umhin, die gesamte Vulkaniteinheit zu unter-
suchen. Das gilt nach eigenen Erfahrungen auch fiir die vertikal stehenden Intrusions-
korper, in deren Randzonen betrichtliche Abweichungen auftreten. Versucht man
nun an Hand des Diagrammes fiir die Bohrung Merkenfritz (Abb. 5) die jeweils
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reprasentative Inklination der einzelnen Einheiten zu ermitteln, so kommt man zu
folgenden Werten:
von 50— 78 m ~ 4 70°
80—100 m ~ + 80°
100—125 m ~ — 80°
130—160 m ~ — 60°
170—185 m ~ + 60°
185—200 m ~ + 80°
200—205 m ~ + 70°
205—210 m ~ + 65°
210—215 m ~ + 70°
215—220 m ~ + 80°

Eine eingehende Interpretation dieser Daten, bei der auch erortert werden miifte,
warum die flachen Winkel nicht reprasentativ sind, kann hier nicht gegeben werden
und soll an anderer Stelle erfolgen.

In der Zeit der vulkanischen Tétigkeit im Raum der Bohrung Merkenfritz miiite
also eine Inklination groBer als 60° und kleiner als 80° in unserer geographischen
Breite gewesen sein, keinesfalls aber, wie nach der iiblichen Statistik, unter Beriick-
sichtigung aller Werte, eine Inklination von 55°. Auch die schon erwdhnten Mittel-
werte von ANGENHEISTER, NAIRN, SCHULT, TURKOWSKY u. a. sind zu klein und keines-
falls reprasentativ und lediglich unsubstanzierte statistische Werte.

Die Lage des geomagnetischen Pols 148t sich nur bestimmen, wenn man auch die
Deklination kennt. An den Proben der Bohrkerne lieB sie sich aus bekannten Griinden
nicht bestimmen. Die Messungen an einer etwa 100 m langen O—W verlaufenden
Steinbruchwand am Alten Berg bei Lauterbach, zu denen ich Herrn TURKOwsKY [1963]
anregte, zeigen jedoch, daB auch die Deklination eine echte geologisch-petrographisch
bedingte Streuung aufweist, und zwar sowohl in der Vertikalen als auch in der Hori-
zontalen. Die Streuung umfaBt einen Winkel von 16°—22° [TurkowsKy 1963]. Die
Messungen von ANGENHEISTER weisen noch viel groBere Differenzen (55—65°) auf,
ebenso die von NAIRN. Solche Unterschiede erscheinen also nicht weniger bedeutungs-
voll fir die Auswertung als die Streuung der Inklination.

In Anbetracht solcher Befunde ist es nicht angidngig, Proben an beliebig ausgewihl-
ten Stellen in Basaltaufschliissen fiir paliomagnetische Messungen zur Bestimmung
des geomagnetischen Pols zu entnehmen. Die weitaus groBte Zahl aller bisherigen
Bestimmungen wird aber auf solchen unzulidnglichen Probenentnahmen beruhen. Die
bisherigen Ergebnisse der Paliomagnetik sind also in bezug auf die Berechnung der
Pollagen fragwiirdig. DaB damit auch alle geotektonischen Auswertungen der bis
heute vorliegenden paliomagnetischen Daten u. a. auch zur Stiitzung der Theorie
der Kontinentalverschiebung keine zuverlidssigen Grundlagen haben, bedarf keiner
weiteren Ausfiihrungen.
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Nach diesen Feststellungen gilt es jetzt zunichst einmal, die Grundlagen fiir die
Erlangung reprisentativer paliomagnetischer Daten zu erarbeiten, denn auch die
Verkniipfung der Streuung der Inklination und wahrscheinlich auch der Deklination
mit dem laminaren FlieBgefiige erscheint sehr problematisch. So klar sie phdnomeno-
logisch auch ist, bewiesen ist eine Kausalitidt damit noch nicht, und es ist zweifelsohne
schwer, sie mit einer Einregelung des Magnetits in Verbindung zu bringen, da diese
winzigen Kristdllchen dem reguldren System angehoren und an sich keinen AnlaB zu
Lingserstreckungen geben. Vielleicht sind solche aber durch Magnetitschlieren im
Basalt gegeben. Ob die gesetzmiBige Variabilitidt der paliomagnetischen Parameter
auf eine Brechung der Kraftlinien zuriickzufiihren oder eine Erscheinung der Striktion
ist [s. IRVING 1964], bleibt noch zu untersuchen. Hier liegen also mikromagnetisch-
petrographische Aufgaben vor, die erst gelost werden miissen, ehe paliomagnetische
Deutungen versucht werden kénnen.

Zusammenfassung

Kernbohrungen im Basalt des Paldovulkans Vogelsberg in Hessen boten die Mog-
lichkeit, zylindrisch geschnittene Proben fiir liickenlose MeBreihen iiber viele Dezi-
meter und Meter von Effusions- und Subfusions-(Intrusions)Einheiten aus Basalt zu
untersuchen. Durch Messen wurden die Inklination (i), die Remanenz (Jy,), die Sus-
zeptibilitdt (k) und der Konigsberger-Faktor (Q) festgestellt.

Dabei wurden folgende Ergebnisse erzielt:

1. 1) In einer GrofBeinheit aus Basalt variiert oft die Inklination fast liber die ganze
Skala von 0—90°, sowohl bei normaler als auch bei inverser Magnetisierung.
In den Untereinheiten der bis zu 30 cm starken Lamellen ist die Variation auf
kleinere, aber ebenfalls variable Bereiche beschrinkt. Die Winkel sind im
mittleren Teil der jeweiligen Einheit am groBten, in ihren Grenzzonen am
kleinsten. Selbst dann, wenn das Gesamtbild einer groBen, ziemlich dicht ver-
messenen Einheit nur kleine Streuungen als unwesentlich erkennen 148t, sind
groBere Streuungen vorhanden und bestimmend.

2) Die Remanenz (Jy,) zeigt ebenfalls eine beachtliche Variabilitiat. Sie ist am
absolut groften in den Grenzzonen der. GroBeinheiten und ist relativam groBten
ebenfalls in den Grenzzonen der Untereinheiten. Ihre Veranderung ist also gegen-
sinnig zur Verdnderung der Inklination. Im allgemeinen ist die Remanenz kleiner
als 4 x 10~3 GauB. In Grenzzonen kénnen die Werte aber 10mal groBer sein.

3) Auch die Suszeptibilitit (k) weist eine mit der Inklination korrespondierende
Variation auf. Sie nimmt im gleichen Sinn zu und ab.

4) SchlieBlich ist auch die Veranderlichkeit des Konigsberger-Faktors an die geo-
metrische und petrographische Gliederung der Vulkaniteinheit gebunden. Seine
Variation mit der Teufe ist gleich der Verinderung der Remanenz, und die
Beziehung zur Vulkaniteinheit ist vielfach noch deutlicher.
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11. 1) Die Variabilitat der Parameter ist eine Funktion des Abstandes von der Mitte
der magnetischen Basaltlage bzw. der Achse der jeweiligen GroB3- und Unter-
einheit des Vulkanits und spiegelt gewissermaBen sein lamellares FlieBgefiige
oft bis in die feinsten Details. Dementsprechend konnte man die geometrische
Beziehung sinnvoll formulieren, wenn man die halbe Michtigkeit der Einheit
gleich 1 setzt.

2) Diese GesetzmiBigkeit ermoglicht eine schnellere und feinere Gliederung von
Vulkanitkomplexen, als das nach geologischen und petrographischen Methoden
moglich ist.

III. 1) Die bisher geiibte statistische Behandlung, bei der die MeBwerte aller Proben
verwendet werden, ergibt Mittelwerte, die zwar signifikant fiir einen speziellen
kleinen Abschnitt im Vulkanit sein konnen, aber nicht reprisentativ sein miis-
sen, weder fiir eine Untereinheit noch fiir eine GroBeinheit.

2) Da iiber die Position der vermessenen Proben innerhalb der Vulkaniteinheit
kaum hinreichend prizise Angaben von anderen Autoren gegeben wurden und
vielfach naturgemiB auch nicht gemacht werden konnten, haben die bisherigen
Deutungen paldomagnetischer Daten keine zuverldssigen Grundlagen.

IV. Dierepriasentativen Werte der Inklination und vermutlich auch der Deklination
fiir paliomagnetische Auswertungen sind im mittleren Abschnitt von mittleren
Untereinheiten im mittleren Bereich der GroBeinheiten zu erwarten, niemals
in Grenzbereichen.

Herrn Prof. ANGENHEISTER, der so freundlich war, dieses Manuskript kritisch
durchzusehen und mir wichtige Hinweise und Anregungen gab, danke ich auch an
dieser Stelle fiir seine Unterstiitzung.
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Seismic and gravity data have been combined to refine the crustal models proposed
recently for the Ethiopian Plateau [BoNJER, FuCHs and WOHLENBERG 1970; MAKRIS,
THIELE and ZIMMERMANN 1970]. These two papers will be referred to as paper I and
paper 11, respectively, throughout this communication.

The crustal model derived from seismic evidence in paper 1 has been used to fix the
depth of crustal layers at Addis Ababa. The densities have been defined from the
P-wave velocities according to the empirical Nafe-Drake relationship [TALWANI,
SuttoN and WoRzeL 1969]. Using these constraints, the gravity data have been
inverted into new twodimensional crustal models.

In Figure 1, the crustal cross-section is presented which begins in the Ethiopian
Plateau, passes Addis Ababa, traverses the Northern part of the East African Rift
System (Long. 39° E, Lat. 9° N) and extends into the Somali-Plateau. The Bouguer
anomaly [MoHR and ROGERs 1966] is clearly related to the topography. The morpho-
logic minimum of the rift coincides with the maximum of the Bouguer anomaly. The
seismic velocities correspond to a density of 2.75 g/cm3 which is higher than was
assumed in paper II. The reduced density contrast between upper and lower crust
requires additional high density material at shallower depth beneath the rift proper
than was described in paper 11.

1) Contribution No. 49, Geophysical Institute, University Karlsruhe.

2) Institut fiir die Physik des Erdkorpers, Universitit Hamburg, 2 Hamburg 13, Binder-
straBe 22, Germany.

3) Geophysikalisches Institut, Universitit Karlsruhe, 75 Karlsruhe, Hertzstr. 16, Germany.

4) University College Nairobi, P.O. Box 30197, Nairobi, Kenya.



388 . Briefe an den Herausgeber

PROFILE Y
PROFIL Y
2800 A 2800
2600 2600
2400 H ASELLE 1 5400
2200 2200
2000 2000
} 1800 1800
1600 1600
[m] 1400 AWASH-RIVER 1400 [m]
NW =— Ofml %0 W %o w0 | 2%0 —»SE
(mgal] 180 180 [mgal]
200 . 200
t 20 ag 20 |
260 260 -
260 260
[km] 0 r 0 [km]
o S
25 2
$=2,95 323,10 :’4\ °
50 - 50

Fig. 1: Profile V crossing the northern part of the Ethiopian Rift.

H  topographic elevations along the profile.

dg”’ Bouguer anomaly without terrain corrections in comparison to
computed anomaly.

At the lowest part the geological body causing the anomaly.
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Fig. 2: Profile VI crossing the escarpment of the Ethiopian Plateau near Kembolcha towards
the Depression of Afar.

For further explanations see Fig. 1.
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The presently available Bouguer values for the Ethiopian Plateau range between
— 200 and — 260 mgal. The Bouguer values at Addis Ababa and Dase, both located
at the edge of the Plateau, are — 226 and — 230 mgal, respectively. This encouraged
the authors to extrapolate the crustal model obtained in Addis Ababa to the area of
Dase. In Figure 2, the crustal cross-section beginning at the edge of the Plateau and
descending into the AFAR-depression is shown [GouiN and MoHR 1964]. As a con-
sequence of the density modification the top of the intermediate layer towards the
depression of Afar had to be placed at a shallower depth.

The new crustal model differs from the corresponding model in paper II in two
aspects. The base of the intermediate layer has been lowered by 5 km. Furthermore,
as a consequence of the density modification within the upper part of the crust, the
top of the intermediate layer towards Afar had to be placed at shallower depth. The
fit of the computed and observed gravity values is better in this case than it has been
in paper II. It is very likely that the densities reported in this paper are applicable to
other parts of the Ethiopian Rift.

The low density of the upper mantle requires some explanation. This density,
assumed in paper II, is confirmed by new seismic evidence given in paper I. The regional
variation of P-travel times [HERRIN and TAGGART 1968] has been split into two parts
corresponding to the crust and to the upper mantle. A delay of 1.3 sec for P-waves
approaching Addis Ababa from an azimuth of N 40° E has to be attributed to the
upper mantle, since the crustal model established for Addis Ababa has the same travel
time as the crustal model used for the 1968 tables [HERRIN, TUCKER, TAGGART, GORDON
and LoBDELL 1968].

This delay can be explained by a slab of reduced velocity in the upper mantle. Its
thickness H is estimated as a function of the velocity decrement v assuming a
standard upper mantle velocity of 8.2 km/s. We have selected a reasonable combination
H = 150 km and 4v ~ 0.45 km/sec. This gives an estimate of the upper mantle P
velocity of 7.7—7.8 km/sec. In addition, the density variation .lp = 0.15 is taken
from the derivative of the Birch relation [BircH 1961]: Av/Ao = 3.31. A density of
3.10 g/cm3 has been used for the upper mantle.

If the density deficit were a local phenomenon under Addis Ababa, a strong change
of the gravity level of more than 100 mgals should have been observed within the
Ethiopian Plateau. Since this is not the case and the observed variations between
Plateau and Afar depression must be explained by crustal inhomogeneities, we very
strongly suspect that we are dealing with a regional density deficit of the upper mantle.

This research has been sponsored by the Deutsche Forschungsgemeinschaft.
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