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Das Ostliche Mittelmeer stellt ein Relikt der Tethys
dar, einem uralten Meer mit gewaltiger Ausdeh-
nung. Der Begriff wurde der griechischen Mytholo-
gie entlehnt und bedeutet soviel wie "Mutter aller
Flisse, Seen und Meeresgotter". Die spatere Kollisi-
on der Afrikanischen mit der Eurasischen Platte
schob einen Teil dieses Meeres regelrecht zusam-
men und bildet das heutige Mittelmeer. Dieser Kolli-
sionsprozess erzeugte eine verzweigte Nahtstelle im
heutigen Mittelmeerraum durch Subduktions-,
Transform- und Dehnungsprozesse und fiihrte u. a.
zur Bildung von zahlreichen Becken im 0&stlichen
Mittelmeer, wie dem lonischen und dem fiir die His-

torie von Zypern relevanten Levantinischen Becken.

Die Region des 0Ostlichen Mittelmeers ist durch
eine ungewodhnliche tektonische Beschaffenheit ge-
pragt. Mehrere Vorgange geschehen hier simultan:
die Afrikanische und Arabische Platte kollidieren
vom Siiden her asynchron mit der Agéisch-Anatoli-
schen Mikro-Platte und driicken sie nach Norden ge-
gen die Eurasische Platte. Dadurch wird die Agdisch-
Anatolische Mikro-Platte Richtung Westen gepresst.
Im Norden der Tirkei entstand auf diese Weise die
Nordanatolische Verwerfung, in der die Plattenseg-
mente aneinander vorbei gleiten. Wahrend im Mit-
telmeer die Afrikanische Platte bislang subduziert
worden ist, ist sie nun im Begriff, im Zypernbogen
eine Kontinent-Kontinent-Kollision zu entwickeln.
Weiterhin ist zu beachten, dass die gesamte Insel
Zypern in einer Ubergangszone der Nahtstelle von
Subduktions- zu Transformbewegung liegt.

Das geologische Setting der Insel Zypern fihrte
nicht zu einem vielleicht erwarteten Subduktions-
vulkanismus, die herrschenden Temperaturen reich-
ten nicht zum Ziinden von vulkanischen Aktivitaten.
Vielmehr erfolgte eine groRraumige Serpentinisie-
rung von Mantelgestein aufgrund der nahen Supra-
Subduktionszone, was zu einer Dichteinversion im
Bereich des Oberen Mantels und der Kruste fihrte.
Damit lagen die Voraussetzungen fiir einen diapiri-
schen Aufstieg vor: das labile Gleichgewicht - Mate-

rial niedriger Dichte liegt unterhalb von Material mit
hoherer Dichte - wird durch einen duBeren AnstoR
gestort. Als Folge dieser Stérung wird ein Massen-
ausgleich durch den Aufstieg eines Diapirs aus weni-
ger dichtem Material herbeigefiihrt.

Eine Beschreibung der "Uplift-Dynamik des Mt.
Olympos" erfordert neben einer geeigneten Theorie
zur Formulierung dieser Vorgdnge eine Anzahl von
Stutzwerten, um die fur die Theorie bendtigten Pa-
rameter zu ermitteln. Diese werden mit Hilfe der Li-
teratur Uber Feldbeobachtungen wie z.B. Startzeit-
punkt des Diapirs, DurchstoBpunkt durch den Oze-
anboden, Heberaten in markanten Zeitraumen o. a.
beschafft.

Die Literaturdaten von Feldbegehungen stellen in
der Regel pauschale Situationen dar, d.h.: sie erfas-
sen summarisch Effekte von z. B. diapirischer He-
bung, Meeresspiegelschwankungen und dem Uplift
der Insel selbst. Die "reine" Uplift-Theorie bendtigt
hingegen allein die Wirkung diapirischer Effekte, so
dass die Literaturwerte in einem weiteren Schritt
entsprechend "bereinigt" werden mussen.

Als Basis zur Beschreibung des diapirischen Auf-
stiegs wird die Theorie zur 2-dimensionalen Viskose
Rayleigh-Taylor-Instabilitdt (RTI) (TURCOTTE UND
SCHUBERT (2014, S. 284ff)) mit zwei notwendigen Er-
ganzungen herangezogen:

* die Definitionsgrenze der Theorie musste
zwingend erweitert werden, um die Dyna-
mik auBerhalb der Kruste zu beschreiben;

* eine Berlicksichtigung von submarinen und
subaerischen Erosionseffekten erschien er-
forderlich.

Nachdem im vorliegenden Teil | die notwendigen
Voraussetzungen fiir eine Simulation bereitgestellt
werden (Theorie und reale Stitzwerte), erfolgt in
Teil 1l die Darstellung der Simulationsergebnisse und
die sich daraus ergebenden Schlussfolgerungen und
Erkenntnisse.
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2.1 Rezente Plattentektonische Situation

Die Insel Zypern befindet sich rezent im platten-
tektonischen Spannungsfeld zwischen der nach
NNO driftenden Afrikanischen Platte, der sich in
nordliche Richtung bewegenden Arabischen Platte
(in Abb. 2.1 am rechten Bildrand nicht nidher be-
zeichnet) und der sich nach Westen verschiebenden
Anatolischen Platte, die ihrerseits alle in starker
Wechselwirkung mit der Eurasischen Platte im Nor-
den stehen. Typische rezente Geschwindigkeiten be-
zliglich der gewaltigen Masse der Eurasischen Plat-
te:

e Afrikanische Platte: 1 cm/a (= NNO)
e Arabische Platte: 2 cm/a (= NNW)
e Anatolische Platte: 2-3 cm/a (> WNW)

Diese nicht harmonisierten Plattenbewegungen
flihren im direkten Umfeld von Zypern zu einer Sub-
duktionszone, in der rd. 40 km sidlich der Insel afri-
kanische, ozeanische Kruste unter die Anatolische
Platte in den Erdmantel absinkt. Weiter Ostlich geht
sie in eine nach Norden drehende Transformstoérung
Uber, wobei Zypern als "Knickpunkt" angesehen
werden kann, ab dem der Modus "Subduktion" in
"Transformbewegung" wechselt. Diese Nahtstelle
zwischen Eurasischer und Afrikanischer Platte, die

sich durch den kompletten Mittelmeerraum fort-
setzt, wird fur den lokalen Bereich um Zypern her-
um in der Literatur als "Zypernbogen" bezeichnet.
Zypern selbst liegt auf der Anatolischen Platte und
gehort somit geologisch zu Asien.

Als Ausloser fiir die heutige Situation wird der Zer-
fall des Superkontinents Pangaa vor rd. 200 Ma an-
gesehen, der in Etappen Gber 100 Ma erfolgte. Die
heutige, dominant treibende Kraft setzte vor rd. 60
Ma mit dem Beginn der Norddrift der Afrikanischen
Platte ein, wobei die genauen Zahlen und die tem-
poraren Driftgeschwindigkeiten und -Richtungen
nach wie vor Gegenstand heutiger Forschung sind
und daher nur als "Schatzwerte" zu betrachten sind.

2.2. Alter ozeanischer Krusten

Die Frage nach dem Alter der ozeanischen Kruste
sidlich und noérdlich des Zypernbogens lasst sich
wegen der geologisch duerst dynamischen Ge-
schichte des Ostlichen Mittelmeeres mit mehreren
Phasen der Ozeanbodenspreizung, Subduktion und
Deformation nicht exakt beantworten. Es kdnnen le-
diglich zeitliche Bereiche fiir das rezente ozeanische
Krustenalter eingegrenzt werden:

* zwischen Zypern und Tiirkei: je nach Quelle
10-30 Ma aber auch < 10 Ma

* sldlich Zyperns: bis zu 160 - 170 Ma
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Fir das Alter der Kruste speziell in der Subduktions-
zone sidlich von Zypern finden sich folgende Aussa-
gen (ChatGPT): " diese Region gehért zur Levantini-
schen See und besteht hauptséichlich aus ozeani-
scher Kruste, die durch die Offnung des 6stlichen
Mittelmeeres wdhrend der Kreidezeit (vor etwa 66
bis 145 Ma) entstanden ist. Die ozeanische Kruste
in der Subduktionszone siidlich von Zypern wird all-
gemein dlter als 70 Ma angesehen, typischerweise
auf etwa 80 bis 100 Ma geschdtzt (spcite Kreide-
zeit)."

MULLER et al (2008) hingegen legt das Alter der
ozeanischen Kruste im ostlichen Mittelmeer sogar
auf > 200 Ma in den Bereich Trias bis Perm und da-
mit auf das hochste Alter aktiver ozeanischer Kruste,
welches auf der Erde bisher gefunden wurde (typi-
scherweise wird ozeanische Kruste spatestens nach
180 Ma wegen ihrer dann hohen spezifischen Dichte
subduziert).

Das Krustenalter im Umfeld von Zypern kann nach
dem weiter oben Beschriebenen demnach nicht
pauschal angegeben werden. Fakt ist auf jeden Fall,
dass bei aller Unsicherheit die ozeanische Kruste
nordlich Zyperns ein deutlich jingeres Alter gegen-
Uber der stdlich Zyperns aufweist. Ein hoheres Alter
bedingt wegen der langer andauernden Kihlung
durch das Meerwasser eine hohere Dichte des Krus-
tenmaterials, daher taucht die Afrikanische Platte an
dieser Stelle unter die Eurasische Platte.

Aufgrund des extrem hohen Alters der Afrikani-
schen Kruste taucht sie in einem relativ steilen Win-
kel in den darunterliegenden Oberen Erdmantel ein.
In der Literatur werden diese Subduktionszonen
speziell als Supra-Subduktionszonen bezeichnet. Sie
zeichnen sich durch ein niedrigeres Temperaturre-
gime gegenlber "normalen" Subduktionszonen aus.
So gibt es wenn Uberhaupt nur geringen Back-arc
Vulkanismus wie z.B. bei der Subduktion der Nasca-
Platte unter die Westkiste von Stidamerika. Nahere
Informationen zum Thema Supra-Subduktionszonen
finden sich in "Kapitel 4.2 Supra-Subduktionszone"

in "Ultramafite und Gabbroide des Troodos-Ophioli-
then auf Zypern, Teil I: Ubersicht".

Zum besseren Verstandnis fur die Entstehung ei-
ner Supra-Subduktionszone wird noch einmal darauf
hingewiesen, dass in der Literatur Einigkeit tiber das
deutlich jingere Entstehungsalter der obduzierten
ozeanischen Kruste slidlich Zyperns wahrend der
Kreidezeit zwischen etwa 90 bis 100 Ma besteht (s.
auch ChatGPT-Zitat), die deutlich altere und damit
"schwerere" Afrikanische Platte taucht daher unter
einem relativ steilen Winkel unter diese.

2.3 Lageninversion

Wie im Inlet der Abbildung 2.1 dargestellt, wird
der Troodos am Ubergang zur Ebene hin von einem
Ring aus Pillow-Laven umgeben. Weiter hoher gele-
gene Lagen zeigen im Aufschluss Sheeted Dykes,
Plagiogranite und Gabbros. In den héchsten Berei-
chen wie im Umfeld des Mt: Olympos treten Man-
telgesteine wie Harzburgite, Wehrlite oder Dunite
zu Tage. Insgesamt liegen die in ozeanischer Kruste
tiefer liegenden Gesteine im Troodos an hdheren
Orten und vice versa. Abb. 2.2 verdeutlicht schema-
tisch diese Inversion der Lagen von ozeanischer
Kruste.
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Abb. 2.2: Lageninversion (schematisch) im Troodos
ggii. dem Standardmodell ozeanischer Kruste
(,Fische oben - Fische unten”);

links: Standardmodell ozeanischer Kruste;

rechts: invertierte Schichten im Troodos, jeweils mit
Teilen des Oberen Erdmantels in héheren Lagen.

I-8



2. Geologisches Umfeld

2.4 Zeitregime markanter Ereignisse

Flr die spatere Berechnung der Aufstiegsdynamik
des Troodos sind als Stitzwerte relevante Zeitmar-
ken wie z.B. der Beginn der Troodos-Hebung, das
erste Auftreten von Tiefseesedimenten oder landge-
bundenen Pflanzen in der Historie des Troodos not-
wendig. Die Daten wurden im Wesentlichen der Ar-
beit von MORAG et al (2016) zusammen mit den dort

sehr umfangreich verarbeiteten Referenzen und
speziell iber die Altersdatierung von Sedimenten
aus KINNARD et al (2011) entnommen. Eine entspre-
chende Ubersicht findet sich in Abbildung 2.3.
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° z
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Uberschiebung iiber das Messoria-Becken (11 Kyrenia
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Uplift von spaten Miocenen marinen Sedimenten (14,15)
Zentralanatolien
Schnelles Eintiefen von Flusslaufen (15)

Abb. 2.3: Zusammenfassung der geochronologischen Einordnung wichtiger tektonischer Ereignisse Zyperns
und angrenzender Gebiete; veriindert nach MORAG et al (2016); die Angabe (iber den Beginn der schnellen
Troodos-Exhumierung von vor 6 +2 Ma stammt direkt aus dieser Arbeit (rote Raute);

die geologische Zeitskala entspricht der der Geological Society of America [WALKER et al., 2012]; die schwar-
zen Linien markieren die zeitliche Ausdehnung des jeweils beschriebenen Ereignisses;

Die folgenden Referenzen stammen aus der Originalarbeit von MORAG et al (2016):

(1) MAGARITZ AND TAYLOR (1974), (2) EATON AND ROBERTSON (1993), (3) ROBERTSON (1977), (4) ROUCHY et al.
(2001), (5) STOW et al. (1995), (6) KINNAIRD et al. (2011), (7) SCHIRMER et al. (2010), (8) MCCALLUM AND RO-
BERTSON (1995), (9) POOLE AND ROBERTSON (1991), (10) POOLE et al. (1990), (11) ROBERTSON et al. (2012),
(12) KEMPLER (1998), (13) ROBERTSON (1998), (14) COSENTINO et al. (2012), (15) SCHILDGEN et al. (2012)
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2.5 Vertikale Hebungsraten

Wie weiter oben bereits angesprochen sind insbe-
sondere im Hinblick auf die Dynamik des Troodos-
Uplifts andere vertikale Bewegungen im Umfeld von
Zypern aufgrund der plattentektonischen Situation
vielfaltig verknlipft: das slidlich umgebende Levanti-
nische Meeresbecken zeigt eine andere Bewegungs-
dynamik als z.B. die ozeanische Kruste der Anatoli-
schen Platte. Weiterhin nimmt die Insel Zypern
(ohne Troodos) aufgrund ihrer exponierten Lage als
"Knickstelle" beim Ubergang von Subduktions- zu
Transformbestimmten  Bewegungsmustern eine
Sonderrolle im Hinblick auf eine eigene Hebungsdy-
namik ein. Im folgenden Unterkapitel werden diese
gegenseitigen Abhangigkeiten entwirrt und mogli-

che Referenzpunkte diskutiert.

2.5.1 Hebungsraten des Troodos

MORAG ET AL (2016) geben folgende dynamische
Daten an:

* durchschnittliche Exhumierungsrate fir
den ultramafischen Kern des Troodos nach
dem Pliozén (ab 2,6 Ma): ~ 0,85 mm/a;

* Meerestrassen der stidlichen Kiiste Zyperns
(nicht Troodos!):

© 0,24 mm/a wahrend des mittleren
Pleistozéns (185 - 130 ka)

© 0,05 mm/a wahrend des spaten Pleisto-
zans - Holozan ( < 116 ka)

* in Sedimentschichten:
0,08 mm/a im spaten Miozan

2.5.2 Historische Meeresspiegel

Auf der Suche nach einem Referenzpunkt fir die
vertikale Hebung des Troodos liegt die Betrachtung
des Meeresspiegels nahe. Dazu missen die histori-
schen Meeresspiegelschwankungen in den Blick ge-
nommen werden. Dazu missen mit dem vermute-
ten Uplift-Einsatz des Troodos-Kerns ab rd. 6-8 Ma
naher beleuchtet. Haupttreiber der Meeresspiegels-
chwankungen sind grundsatzlich:

e Klimawandel:
in Eiszeiten lagern groRe Mengen Wasser in
Eisschilden auf den Kontinenten, was zu
einem Absinken des Meeresspiegels fihrt,
wahrend Warmzeiten hingegen schmelzen
diese Eisschilde, und der Meeresspiegel
steigt an;

* Tektonische Aktivitaten:
Subduktion und Kollision der tektonischen
Platten fithren zu Hebungen und Senkungen
der Erdkruste, was sich nur auf die Mee-
restiefe auswirkt;

* Sedimentation:
die Ablagerung von Sedimenten in den
Becken des Ostlichen Mittelmeers fiihrt zu
einer allmahlichen Verfillung und damit zu
einer Erhéhung des Meeresbodens.

* |sostatische Ausgleichsbewegungen:
das Gewicht der Eisschilde driickt die Erd-
kruste wahrend der Eiszeiten nach unten,
nach dem Abschmelzen der Eisschilde hebt
sich die Kruste wieder an, was ebenfalls den
Meeresspiegel beeinflusst.

Auf ein tektonisches GroRereignis im betrachteten
Zeitfenster muss an dieser Stelle gesondert hinge-
wiesen werden: die Gber mehrere 100.000 a andau-
ernde Messinische Salinitatskrise. Sie wurde durch
die mehrfache SchlieRung/Offnung der StraRe von
Gibraltar ausgelost. Diese Verbindung zwischen dem
Atlantik und dem Mittelmeer wurde durch die Be-
wegung der Afrikanischen und Eurasischen Konti-
nentalplatten zeitweise verengt, was zur Bildung ei-
ner Schwelle fuhrte, die den Wasserzufluss in das
Mittelmeer immer wieder einschrénkte. Der Mee-
resspiegel sank um Hunderte von Metern, und gro-
Re Teile des heutigen Mittelmeerbeckens fielen tro-
cken.

* Beginn:vorrd. 5,96 -5,6 Ma
* Hohepunkt: vorrd. 5,6 - 5,3 Ma

* Ende: mit einer gewaltigen Flut aus dem At-
lantik (Zanclean-Flut) vor rd. 5,33 Ma wurde
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das Mittelmeer innerhalb weniger Jahre
bzw. Jahrzehnten wieder befiillt.

Hinweis: Die Salzablagerungen im Bereich des
Circum-Troodos-Sedimentgirtels sind wesent-
lich alter, sie stammen aus der spaten Kreide
und dem Paldozdn von vor etwa 90 bis 55 Ma.

In dem zu betrachtenden Zeitraum von vor rd. 8
Ma bis heute liefen durch tektonische Prozesse wie
die Kollisionsbewegungen der Afrikanischen und
Eurasischen Platte zusammen mit der Norddrift der
Arabischen Platte, den globalen Prozessen des Kli-
mawandels und zusatzlichen Ereignissen wie Schiit-
tungen Prozesse in mannigfaltiger und komplexer
Art und Weise ab, die samtlich den Meeresspiegel
beeinflussten. Daher lasst die heute zur Verfligung
stehende Datenlage leider nur pauschale Aussagen
zum Meeresspiegel fur das ostliche Mittelmeer zu:

*  Miozadn(23,03 - 5,33 Ma):
vor der Messinischen Salinitatskrise gab es
bereits Schwankungen des Meeresspiegels,
die jedoch weniger extrem waren als wah-
rend der Krise selbst.

*  Pliozan (vor 5,33 - 2,58 Ma):
nach der Messinischen Salinitatskrise fillte
sich das Mittelmeer wieder mit Wasser aus
dem Atlantik, der Meeresspiegel schwankte
stark, aber in Summe war ein Anstieg zu be-
obachten.

* Pleistozan (vor 2,58 Ma - 11.700 a):
das Pleistozan ist durch eine Reihe von Eis-
zeiten und Warmzeiten gekennzeichnet, in
den Eiszeiten sank der Meeresspiegel deut-
lich, wahrend er in den Warmzeiten wieder
anstieg.

* Holozan (seit 11.700 a):
im Holozdn, der aktuellen Warmzeit, stieg
der Meeresspiegel kontinuierlich an, aller-
dings mit unterschiedlichen Raten.

Exakte Daten Ulber den jeweiligen Hub des Mee-
resspiegels im ostlichen Mittelmeer sind in der Lite-
ratur nur pauschal zu finden:

* Messinische Salinitatskrise (5,96 - 5,33 Ma),
wahrend des spaten Miozans: in dieser Pha-
se dirfte der Meeresspiegel im Ostlichen
Mittelmeer um mehrere hundert bzw. bis zu
1.500 m unter dem heutigen Niveau gele-
gen haben;

* Eiszeiten: in den Eiszeiten des Pleistozdns
war der globale Meeresspiegel schatzungs-
weise um bis zu 120 Meter niedriger als
heute;

*  Warmzeiten: in den Warmzeiten des Pleisto-
zans und im Holozadn lag der Meeresspiegel
deutlich héher als heute, aber genaue Zah-
len sind nicht tragfahig zu benennen.

So zeigen JAKOB ET AL (2020) den Verlauf des Mee-
resspiegels fiir die nordliche Hemisphire im Uber-
gang von Neogene zum Quartér, der in einem Be-
reich von 350.000 a eine "Fieberkurve" des Meeres-
spiegels mit schon jeweils 9 Minima und Maxima
aufweist. Die Hibe liegen hierbei zwischen 60 und
120 m mit entsprechenden Unsicherheiten. Diese
Zahlen sind natirlich nur mit groRen Fragezeichen
auf die Verhaltnisse im 6stlichen Mittelmeer mit sei-
nen massiven, lokalen Kollisionsgeschehnissen zu
Gbertragen.

Fazit: der Meeresspiegel eignet sich aufgrund der
mangelhaften Datenlage nicht als Referenz zur Be-
schreibung der Troodos-Upliftdynamik.

2.5.3 Historische Hebungen der Lithosphare

Die Hebung des Meeresbodens im 6stlichen Mit-
telmeer ist ebenfalls hauptsachlich auf die schon
mehrfach angefiihrten, komplexen Interaktion zwi-
schen der Afrikanischen, der Eurasischen und der
Arabischen Platte zurlickzufiihren. Als Bezugspunkt
far die weiteren Analysen wird das Levantinischen
Becken im o6stlichen Mittelmeer herangezogen, ein
Relikt der alten ozeanischen Tethys-Kruste aus dem
Mesozoikum (250 - 66 Ma). Es gilt Gber viele Millio-
nen Jahre als tektonisch stabil und ist nur mit mode-
raten Hebungsraten zu beaufschlagen. Anders hin-
gegen verhdlt es sich mit den Randbereichen des
Beckens, zu denen auch Zypern gehort, hier fanden
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teilweise erhebliche zusatzliche vertikale tektoni-
sche Bewegungen statt. Das Levantinische Becken
definiert sich liber folgende Begrenzungen:

*  Westen: die Insel Kreta und die Kyrenaika
(Nordostlibyen) am Ubergang zum Agii-
schen und lonischen Meer;

* Norden: die stdliche Tirkei und Zypern; der
Zypernbogen trennt das Becken von der
Anatolischen Platte, die ozeanische Kruste
der Anatolischen Platte gehort ausdricklich
nicht dazu, Zypern hingegen wird noch als
Randbereich des Levantinischen Beckens
angesehen;

e Osten: die Kiisten von Syrien, dem Libanon,
Israel und dem Gazastreifen ("Levante");

» Suden: die Kiiste von Agypten.

Es folgt eine grobe =zeitliche Einordnung von
ChatGPT Uber die Hebungsdynamik fir den genann-
ten Randbereich des Levantinischen Beckens, auf
dem das heutige Zypern aufsitzt. Gemeint ist damit
eine vom zentralen Levantinischen Becken entkop-
pelte und zusatzliche vertikale Bewegung dieses
Randbereichs. Wahrend das zentrale Levantinische
Becken ausschlieBlich moderate, vertikale Hebung
erfuhr, war die Region rund um den Zypernbogen
und die Insel Zypern tektonisch deutlich aktiver. Ins-
besondere die Insel Zypern erfuhr aufgrund ihrer ex-
ponierten Lage an der "Knickstelle" des Zypernbo-
gens, die den Ubergang von Subduktions- zu Trans-
formbewegung markiert, eine eigene, zusatzliche
Hebungsdynamik. Es wird angenommen, dass dies
mit der Akkretion von Krustenmaterial verbunden
ist, welches durch die Subduktion unter Zypern an
die Oberfliche gekommen ist: das erklart, warum
Zypern sich als Insel (iber den Meeresspiegel erhob,
wahrend das zentrale Levantinische Becken und be-
sonders der direkte Randbereich rezent unterhalb
des Meeresspiegels verblieben.

Verdnderte Zitate aus ChatGPT:

* Spdtes Miozdn (ca. 8—6 Millionen Jahre vor
heute):
die Region, in der sich das heutige Zypern

befindet, befand sich noch unter dem Mee-
resspiegel. Wdhrend dieses Zeitraums be-
gannen erste tektonische Hebungen infolge
der Subduktion der Afrikanischen Platte un-
ter die Eurasische Platte, speziell entlang
des Zypernbogens. Diese friihe Hebung er-
folgte liber Jahrmillionen hinweg sehr lang-
sam und stetig.

*  Vor ca. 6 Millionen Jahren:

in dieser Zeit begann sich die Region weiter-
hin zu heben, blieb aber noch unterhalb des
Meeresspiegels. Die Hebung war in Verbin-
dung mit der geologischen Entwicklung der
Region und den beginnenden tektonischen
Wechselwirkungen intensiviert. Diese Bewe-
gung fiihrte allmdhlich dazu, dass die heuti-
gen Landmassen, die Zypern ausmachen,
langsam angehoben wurden.

« Ubergang ins Pliozén (ca. 5 Millionen Jahre
vor heute):
die Hebung setzte sich fort und wurde stdr-
ker. In diesem Zeitraum wurde Zypern konti-
nuierlich weiter angehoben. Der Landber-
eich begann, sich dem Meeresspiegel zu nd-
hern, und schlieflich wuchs die Region lang-
sam (iber den Meeresspiegel hinaus und
formte die heutige Insel.

Ende Zitate ChatGPT

Als Referenzpunkt wird die jeweilige Situation des
zentralen Levantinischen Beckens betrachtet. Das
heilt: die zeitliche Entwicklung der Hebung von Zy-
pern wird auf das relativ stabile Levantinische Zen-
tralbecken bezogen. Die entsprechenden absoluten
Hebungsraten wurden mit Hilfe von ChatGPT abge-
schatzt und verifiziert. Der Zeitpunkt fiir die Ent-
kopplung des Randbereichs insbesondere der Insel
Zypern vom stabilen Zentralbecken wird mit 12-10
Ma abgeschatzt, von da an insbesondere ab 8 Ma
fand eine deutlich starkere, eigenstandige Vertikal-
bewegung der heutigen Insel Zypern gegeniber
dem Zentralbereich des Beckens statt. Wichtig: fir
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({ Miozén

Pliozan

\ Messihisché Saliqitétskrise

-12 -10 -8 -6 -4
Zeit vor heute [Ma]

die Abschatzung wurde der Einfluss des Troodos
vollstéandig ausgeblendet!

Abbildung 2.4 spiegelt den weiter oben verbal be-
schriebenen Verlauf der Hebung Zyperns (ohne
Troodos-Einfluss) gegeniliber dem Levantinische
Zentralbecken grafisch wider: beginnend vor 12 Ma
[6st sich Zypern mit moderaten Heberaten von rd.
0,01...0,05 mm/a vom Zentralbecken, im Laufe der
Zeit beschleunigt sich der Aufstieg aufgrund der in-
tensiver werdenden tektonischen Wechselwirkung-

en mit dem Umfeld bis auf 0,5 mm/a im Holozén.

Die Hebe-Daten wurden aus ChatGPT gesammelt.
Diese Kl liefert grundsatzlich keine Quellenangaben,
daher missen die vorliegenden Daten anderweitig
verifiziert werden. Zu diesem Zweck wird das kumu-
lierte Ergebnis der Schatzung aus Abb. 2.4 herange-
zogen und mit den rezenten Verhaltnissen als "Er-
gebnis" der historischen Hebung verglichen.

Abbildung 2.5 skizziert die rezenten Verhaltnisse
im direkt Umfeld Zyperns. Fir 1.000 m und 2.000 m
Wassertiefe sind die Verlaufe der Isobathen einge-
zeichnet. Isobathen von 3.000 m oder dariiber kom-
men im zentralen Levantinischen Becken nicht vor,
sie finden sich erst ab der Westgrenze des Beckens
bei Kreta, hier herrscht eine andersartige Tektonik.

Deutlich zeigt sich eine Stufe zwischen dem Levan-
tinischen Zentralbecken und Zypern durch die eng
beieinanderliegenden 1.000 m - und 2.000 m - Iso-
bathen am siidwestlichen Rand der Insel, die auch

-3.500
Pleistozan

Abb. 2.4: Hebungsdynamik
der Insel Zypern (ohne

. Troodos);

£ ; .

—,  grun fett: mittlere He-

o

i bungsraten;

r‘% griin dinn: dto. Min/Max-
o] Werte;

=

I

Rezente Héhendifferenz
zwischen Levantinischem
Zentralbecken und Zypern:
rot: mittlere Héhe Zyperns
rosa: zusdtzlich Min/Max
Héhe Zyperns.

gleichzeitig die Supra-Subduktionszone des Zypern-
bogens markiert.

Ein Hinweis an dieser Stelle, um eventuellen Miss-
verstandnissen vorzubeugen: alle genannten Hebe-
raten und insbesondere die des Levantinischen Zen-
tralbeckens beziehen sich auf die Oberflache des
Meeresboden, d.h. inklusive der dort an vielen Stel-
len aufgebauten, gewaltigen Sedimentschichten.

Rezent liegt die durchschnittliche Meerestiefe des
Ostlichen Levantinischen Zentralbeckens bei 2.000 -
2.500 m. Zypern selbst liegt ohne Beriicksichtigung
des Troodos je nach Region rd. 100 - 500 m Uber
dem Meeresspiegel, also rd. 300 £ 200 m {iber dem
rezenten Meeresspiegel und damit 2.300 - 2.800 m
Uber dem rezenten Levantinischen Zentralbecken
(rot markiert in Abb. 2.4). Wird die Variation der
Hohe von Zypern . M. von + 200 m berlicksichtigt,
so erweitert sich der Schlauch fiir die Unsicherheit
der Schatzung im Extremfall auf 2.100 - 3.000 m fir
den rezenten Hohenunterschied zwischen Levantini-
schem Zentralbecken und der Inselbasis (rosa ge-
kennzeichnet in Abb. 2.4).

Insgesamt kann damit festgestellt werden, dass
im Gegensatz zum Meeresspiegel die lithospha-
rische Basis der Insel Zypern als dynamischer Refe-
renzwert bei der Ermittlung der Troodos-Dynamik
geeignet erscheint.
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3. Diapirismus

Im letzten Kapitel wurde das geologische Umfeld
des Troodos ndher beschrieben und insbesondere
die Gleichzeitigkeit der mannigfaltigen, tektonischen
Aktivitaten im Ostlichen Mittelmeerraum hervorge-
hoben. So hebt sich z.B. die Insel Zypern selbst re-
zent um rd. 0,5 mm/a, d. h.: der Mt. Olympos im
Troodos zeigt schon allein dadurch einen Hub von
rd. 0,5 mm gegeniiber dem Meeresspiegel ohne Be-
ricksichtigung einer moéglichen Eigendynamik durch
Diapirismus, die noch entsprechend berlcksichtigt
werden musste.

Die Supra-Subduktionszone stdwestlich vor Zy-
pern erzeugt ursachlich lokal eine (Teil-) Serpentini-
sierung von Mantelmaterial, eine Dichteverringe-
rung in der Tiefe und damit eine Dichteinversion ge-
genlber der aufliegenden Kruste. In Folge einer du-
Reren Anregung beginnt daraufhin der unaufhaltsa-
me, diapirische Aufstieg von metamorphos (ber-
pragtem Mantelmaterial. Im vorliegenden Kapitel 3
wird das Thema Diapirismus theoretisch beleuchtet
und die fir eine Simulation notwendigen formalen
Zusammenhange vorgestellt.

Ausgehend von Lehrbuchwissen miissen diese er-
ganzt werden. Per Definition endet die Beschrei-
bung des diapirischen Aufstiegs nach der hier ver-
wendeten Theorie von TURCOTTE UND SCHUBERT (2014,
S. 284ff) spatestens nach erreichen der Krusten-
oberflache. Fiir den weiteren Uplift eines Diapirs au-
Rerhalb der Kruste versagt die Theorie. AuBerdem
endet der Uplift physikalisch unrealistisch an der
Krustenoberflache schlagartig mit dem Maximum in
der Upliftgeschwindigkeit. Daher wird eine entspre-
chende Modifikation der Theorie fiir den Uplift au-
Rerhalb der Kruste und bis zum Stillstand des Diapirs
notwendig.

Der genannte Themenkreis wird im vorliegenden
Kapitel 3 abgehandelt und die Ergebnisse mit Hilfe
eines kinstlichen aber realitditsnahem Datensatzes
visualisiert. Der Parametersatz fir diese Pre-Simula-
tion wurde aus Standardwerten generiert und wird
bei einer spateren Anpassung mit Hilfe von Stitz-

werten als Startwert benutzt, hat hier also lediglich
Modellcharakter nahe der Realitat ist aber nicht mit
dem tatsachlich zu ermittelndem Parametersatz fir
die finale Uplift-Beschreibung zu verwechseln.

Einen weiteren offenen aber relevanten Punkt in
der Uplift-Theorie stellt das bisher fehlende Thema
Erosion dar. Es lasst sich serios kaum die Wirkung
von Erosion auf das Uplift-Verhalten abschatzen. Da-
her wird eine Erganzung in der Theorie fir den sub-
marinen und subaerischen Bereich notwendig. Die-
ser Thematik widmet sich Kapitel 4. Neben der Be-
schreibung der theoretischen Herangehensweise
wird wie bei der Beschreibung der grundsatzlichen
Formalismen anhand eines realistischen Datensat-
zes eine Pre-Simulation durchgefiihrt, die die Wir-
kung von Erosion auf das Uplift-Verhalten prinzipiell
untersucht, es erfolgt auch hier noch keine Simulati-
on unter Hinzuziehung von realen Stitzwerten.

An dieser Stelle sei noch einmal der Hinweis er-
laubt, dass das Ziel der vorliegenden Abhandlung
darin besteht, einen Eindruck Uber die Wirkungs-
weise und das Zusammenspiel der genannten Me-
chanismen und ihrer Parameter am Beispiel des Mt.
Olympos zu vermitteln und im Kontext des tektoni-
schen Umfeldes zu betrachten. Es muss ausdriicklich
darauf hingewiesen werden, dass die verwendeten
Modelle auf vereinfachten Ansatzen basieren, dafir
aber anschauliche Muster liefern. Daher kdnnen die
Ergebnisse einen fundierten Eindruck Gber die Dy-
namik vermitteln, Aussagen Uber belastbare Genau-
igkeiten wiirden schon allein aufgrund von fehlen-
den bzw. ungenauen Stitzwerten aus der Literatur
das Konstrukt jedoch tberfordern.

Eine Information zu den verwendeten Werkzeu-
gen: alle numerischen Modellierungen wurden mit
Hilfe von OcTtav, einer Freeware-Version &hnlich
MATLAB ausgefiihrt, Text und einfache Kalkulationen
unter Zuhilfenahme des LIBRE OFFICE Pakets durchge-
fUhrt. Fur die Anfertigung von Zeichnungen wurde
PAINT.NET benutzt. Professionelle Tools kamen nicht
zum Einsatz.
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Die Wahl fiir eine umfassende theoretische Be-
schreibung von Diapirismus fiel auf den Formalis-
mus der "2-dimensionalen viskosen Rayleigh-Taylor
Instabilitat", im Folgenden mit RTI abgekirzt. Einfa-
chere Anséatze z. B. ohne Beriicksichtigung der Visko-
sitdt erreichen nicht die beobachteten geologischen
Zeitskalen und kommen daher fiir die gestellte Auf-
gabe nicht zur Anwendung. Die Herleitung des For-
malismus folgt TURCOTTE UND ScHUBERT (2014, S.
284ff) und wird im nachsten Unterkapitel kurz skiz-
ziert, wobei bei einer Pre-Simulation auf die Gren-
zen dieser Theorie hingewiesen und eine entspre-
chende Erweiterung vorgeschlagen wird.

3.1 Viskose Rayleigh-Taylor-Instabilitat

Die Ausgangssituation zeigt Abb. 3.1. Eine Fluid-
schicht mit einer Dicke b und einer Dichte p, liegt
Uber einer zweiten Fluidschicht mit ebenfalls einer
Dicke b jedoch mit einer Dichte p,. Beide Schichten
besitzen die gleiche Viskositat p. Die ungestorte
Grenzflache zwischen den Uberlagerten Fluidschich-
ten liegt bei z = 0. Die obere Grenze der oberen
Schicht und die untere Grenze der unteren Schicht
seien starre Oberflachen, das Material kann das Sys-
tem zwischen * b nicht verlassen.

z
b

z=0

0, 1

(,,serpentinisierte Peridotite”)

Abb. 3.1: Ausgangssituation fiir den RTI-Formalis-
mus; Beispiel: dichtere ozeanische Kruste (p,) liegt
liber Mantelgestein mit geringerer Dichte p, das

System befindet sich in einen labilen Zustand.

Fur den Fall der Instabilitat interessiert die Situati-
on p; > p,. Das ungestorte System der Abb. 3.1 be-
findet sich in einem labilen Gleichgewichtszustand.
Erfolgt eine externe mechanische Anregung z. B.
durch tektonischen StoR oder eine Spaltéffnung im
oberen dichteren Material, so erzeugt das schwere
Fluid Uber dem leichteren, unterliegendem Fluid
eine durch Gravitation hervorgerufene Instabilitat.
Als Konsequenz der Gravitationsinstabilitdt wird die
Grenzflaiche zwischen den Fluiden gestort und es
treten Bewegungen in den Fluidschichten auf: dich-
teres Material stromt gravitativ getrieben in -z-Rich-
tung, weniger dichtes Material wegen des Massen-
ausgleichs in +z-Richtung, wobei die obere bzw. un-
tere starren Oberflichen bei z = —b bzw. z = +b als
Begrenzungen erhalten bleiben. Die Verschiebung
der gestorten Fluidgrenzflache wird mit z bezeich-
net. Ansatz:

(3.1)

z=wocos (2mtx/A)

Abb. 3.2: Wirkung der RTI; in Folge einer externen
Anregung kippt das System aus seinem labilen Zu-
stand (p,>p,) der Abb. 3.1;

fette Pfeile: weniger dichtes (helles) Material steigt
in Form eines Diapirs auf; dichteres Material (dun-
kel) strémt an den Rdndern gravitativ nach;

griine Pfeile: insgesamt verselbststdndigt sich der
Prozess und kann nicht mehr gestoppt werden, die
Minima bzw. die Diapirspitze verschieben sich in die
angezeigten Richtungen.
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Der Weg zu einer mathematischen Beschreibung
Uber das Verhalten der Grenzflache ist etwas lang-
lich und wird ausfihrlich in TURCOTTE UND SCHUBERT
(2014) ab S. 284 vorgefihrt. Hier nur eine kurze
Skizze. Die Herleitung fihrt tGber Stromfunktionen.
Mit ihrer Hilfe und der Einarbeitung von Rand- und
Kontinuitatsbedingungen erhdlt man einen Aus-
druck fir die Geschwindigkeit an der Grenzflache.
Uber eine Druckbetrachtung an der Grenzfliche er-
gibt sich eine einfache Differentialgleichung. Durch
Integration findet sich eine Formulierung fir den
raumlichen und zeitlichen Verlauf des Diapirs:

dicke b einerseits (1. Bruch in Gl. 3.3) und
einem rein geometrischen Part (2. Bruch in
Gl. 3.3), der ausschliefllich vom Quotienten
b/\ bestimmt wird;

* der zweite, rein geometrische Part besitzt
ein Minimum bei A = 2,568 b, wenn das
schwerere Fluid oben liegt (Instabilitdt), so
wachst die Storung mit der kiirzesten Zeit-
konstanten und dominiert die Instabilitat;

* Die Wellenlange A fiur das Minimum in Gl.
3.3 eingesetzt fuhrt auf die dazugehorige
Zeitkonstante fir das Wachstum der domi-

z(x,t) o, cos(zgx )-e’r[: (32) nanten Stérung:
Toin = 13,04 1 /((p1-p2) gb)  (3.4)
mit der Zeitkonstanten demnach wachst die Instabili-
tat um so langsamer je hoher
A 2)‘% m> viskos die Fluide und je klei-
Ta = rpmp——, Y - (3.3) ner der Dichtekontrast und
((m) tanh ™ W} die Schichtdicke im Fall der

Die Parameter im Einzelnen:

Wo: primare Grenzwertverzerrung zum Zeitpunkt
t =0, entspricht einem primaren, mechanischen
Sprung des Diapirs ausgeldst z.B. durch ein star
kes Beben

A:  Wellenlange der Grenzflaichenverzerrung

T,. Zeitkonstante der Stérung

M:  Viskositat

p1-p2: Dichtekontrast

g: Erdbeschleunigung

b:  Schichtdicke

Zur Zeitkonstanten T, gibt es einige interessante
Aspekte anzumerken:

* sie bedeutet die Wachstumszeit einer Sto-
rung aufgrund des Dichtekontrasts (p; - p,);
p1 < P2 => T, negativ => stabile Situation
p1 > p; => T, positiv => aufklingende Situati-
on (Diapir);

* T, zeigt sich als ein Produkt, bestehend aus
den Materialeigenschaften und der Schicht-

Instabilitat sind.
3.2 Startparameter

Die Modellierung der Uplift-Dynamik erfolgt itera-
tiv und erfordert dazu Startparameter.

3.2.1 Geometrieterm C(b/A)

Der zweite Bruch in Gleichung 3.3 fiir die Zeitkon-
stante T, ("Geometrieterm") wird im Folgenden mit
C(b/\) abgekirzt und hingt allein vom Quotienten
aus Schichtdicke b und der Wellenlange der Grenz-
flaichenverzerrung A ab (s. Abb. 3.2). Ein Diapir sollte
sich mit der kirzest moglichen Zeitkonstanten T,
aufbauen, was ein Minimum fir den Geometrie-
term C(b/A) fordert, da er sich in der Regel "automa-
tisch" einstellt. Dies wird als Test jetzt speziell fur
den Troodos naher untersucht.

Zunachst wird die Wellenlange der Grenzflachen-
verzerrung A bestimmt. Als Basis dient eine topogra-
fische Karte fiir den Bereich des Troodos (aus Topro-
GRAPHIC-MAP.COM). In Abbildung 3.3 sind in einer Re-
liefdarstellung Massive mit Erhebungen > 1.350 m
Uber Meeresspiegel durch schwarze Ellipsen ge-
kennzeichnet. Die jeweils héchsten Erhebungen
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schwarze Ellipsen: Massiv mit Erhebungen > 1.350 m;
Sterne: jeweils héchste Erhebung im Massiv;

weifSe Linien: Entfernung zum ndchsten ,, Maximum®;
Maxima von West nach Ost:

1.386 m = 1.952 m (Mt. Olympos) > 1.613 m (Madari-Papoutsa-Massiv) -

1.520m - 1.377 m;

Betrachtet man den Ver-
lauf des Troodos mit Hilfe
der weillen Verbindungsli-
nien der Abbildung 3.3, so
streicht der H6henzug an-
nahernd parallel zur vor-
gelagerten  Subduktions-
zone sudostlich der Insel
(s. Abb. 2.6). Diese Sub-
duktionszone wird fir die
Serpentinisierung des
Mantelgesteins und damit
fiir den als Antrieb fir die
RTI bendtigten Dichtekon-
trast verantwortlich ge-

Elevation database | Elevation AP | Esri

Abb. 3.3: Topographische Karte im Bereich des Troodos-Massivs;

macht, was als ein weite-
res Indiz fur die diapirische
Hebung des Troodos ange-
sehen werden kann und
primar nichts mit einem
Subduktions-Vulkanismus

Lizenz Topo-Karte: Wikipedia (CC-BY-SA 3.0), Lizenzvertrag: https://creativecommons.org/licenses/by-sa/3.0/legalcode.

wurden mit 6-zackigen Sternen markiert und die
geschatzten Abstande zum nachsten Nachbarn an
die Verbindungslinien geschrieben.

Es kdnnen insgesamt 5 Bereiche ausgemacht wer-
den. Die hochsten Erhebungen finden sich im zen-
tralen Troodos mit dem Mt. Olympos und dem Ma-
dari-Papoutsa-Massiv, hier ist der Hohenkontrast in-
nerhalb einer Ellipse am groRten, es finden sich
mehrere Peaks > 1.350 m.

Zu beiden Randern des Troodos-Hohenzugs hin
nehmen die Peakh6hen deutlich ab, der 6stlichste
und westlichste Peak weisen beide nur noch eine
Hohe von knapp 1.400 m auf, wahrend die héchsten
Erhebungen im Zentrum rd. 500 - 600 m hoher lie-
gen. Die auRergewohnliche Hoéhe des Mt. Olympus
(1.952 m) im zentralen Troodos im Vergleich zu den
anderen ,Maxima“ (1.377 — 1.613 m) sollte auf be-
sondere, geologische Verhaltnisse wie z.B. einer lo-
kalen Schwéachezone im Untergrund zuriickzufihren
sein, wobei die anderen Peaks davon nur ent-
sprechend peripher betroffen sind.

zu tun.

Aus den Entfernungen (Abstand peak to peak ent-
spricht A) errechnet sich fir den Mittelwert und die
Standardabweichung der Wellenlange:

AMiﬁd +0= 12,8 + 3,6 km (3.5)

Der zweite relevante Parameter zur Bestimmung
von C(b/A) ist die Schichtdicke b (s. Abb. 3.1), wobei
sich in diesem Zusammenhang besser der Ausdruck
Auflasthohe eignet. Er impliziert eine Belastung auf
einer schwacheren Schicht. Diese "schwachere
Schicht" wird geologisch als der Einsatz von Serpen-
tin bzw. serpentinisiertem Harzburgit mit niedriger

Dichte gesehen.
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Dichte [g/cm’] | Tiefelm] | Tgp, 3.1: Tiefenprofil der oze-
Layerd - o | anischen Kruste und Teile des
T 22..2.3 Oberen Erdmantels unter dem
VOLCANIC ROCKS 29.3,1 Troodos in Anlehnung an
Layer 2b 1600 | TROODOS DEVELOPMENT...(2013);
die Micdchtigkeiten sind nicht
SHEETED DYKE COMPLEX g mafstéblich dargestellt, ins-
besondere fiir die Pillow La-
Layer 3 e ven, Webhrlite/Pyroxenite und
CUMULATE ROCKS S Dunite/Chromite ist die Dar-
32.3,5 stellung bzgl. ihrer Mdchtig-
"’E o 3.2...3.3 (Dunite) 00 keit verzerft; |
S | serpentinisierter Harzburgit und 2,5..3,0 Quellen fiir Dichtewerte: GiB-
rl:f Serpentinite (Antigorit) MARTEESERRRE 2,5..2,6 SON (1989), TURCOTTE (2014)
W w M w und EVANS (2021)
a

Ein Paper Uber Tiefenbohrungen auf Zypern
(GiBson ET AL, 1989) gibt mit Unsicherheit die Ein-
satztiefe von serpentinisiertem Mantelmaterial bei
rd. 4.000 m an. Die Benutzung dieses Wertes dient
lediglich als erste grobe Indikation fiir einen Mini-
malwert und wird spater ausfihrlich diskutiert.

Tabelle 3.1 hingegen zeigt die Daten eines vom GSD
an das Standardmodell fiir die ozeanische Kruste
und dem Oberen Erdmantel angelehnte Tiefenprofil
unter dem Troodos (TROODOS DEVELOPMENT COMPANY/
TROODOS GEOPARK (2013)). Die Layer 1, 2a/b und 3
gehoren im Standardmodell zur ozeanischen Kruste,
Layer 4 zum Oberen Erdmantel, die formale Tren-
nung wird durch die seismische Moho bestimmt.

Die fiir den diapirischen Aufstieg relevante Dicht-
einversion wird ursachlich im weniger dichten Layer
4 gesehen. Das dichtere Hangende (s. Abb. 3.1, dun-
kel hinterlegter Bereich) bis zur seismischen Moho
zeigt als Block gesehen mit rd. 3,0 g/cm?® eine héhe-
re Dichte im Vergleich zu Layer 4 ,,Mantelsequenz”
mit rd. 2,7 g/cm® Daraus ergibt sich theoretisch
eine Auflasthdhe von rd. 6.100 m. Es muss aller-
dings darauf hingewiesen werden, dass die geringer
machtigen Dunit-, Pyroxenit und Wehrlit-Lagen aus
dem unteren Layer 3 wegen des hohen Olivingehalts

ebenfalls stark serpentinisiert sein werden und par-
tiell entsprechend geringere Dichten als angegeben
zeigen sollten, womit die weiter oben zitierte Schat-
zung der Bohrung auf Zypern fir die geringere Ein-
satztiefe von serpentinisiertem Material wieder an
Bedeutung gewinnt. Fazit: die genaue Auflasthéhe b
zum Startpunkt des Uplifts kann auf Basis der bishe-
rigen Betrachtungen nicht exakt angegeben werden,
sie wird zwischen 4.000 und 6.000 m angenommen.

Auf einen weiteren Punkt muss an dieser Stelle
hingewiesen werden. Es wird zum Startzeitpunkt
des Aufstiegs unterstellt, dass neben der Auflastho-
he b mit dichterem Material auch auf der "anderen
Seite" schon genug serpentinisiertes Material mit
niedrigerer Dichte fiir den diapirischen Aufstieg zur
Verfligung stand, die geologische Erklarung zur Un-
termauerung dieser Annahme erfolgt spater in Teil
.

Im nachsten Schritt wird das Verhaltnis b/A zur Be-
stimmung des Geometriefaktors C(b/A) ermittelt.
Wird Gleichung 3.3 auf beiden Seiten durch den ers-
ten Bruch (p; -p2) g b/4u dividiert, so ergeben sich
auf beiden Seiten dimensionslose Ausdriicke: auf
der linken Seite eine dimensionsloser Wert fir die
Zeitkonstante t,.s , auf der rechten Seite der dimen-
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3. Diapirismus

sionslose Geometriefaktor C(b, A), der ausschlieRlich
vom ebenfalls dimensionslosen Wellenvektor 2rtb/A
abhangt und einen ,rdaumlichen Arbeitspunkt” re-

prasentiert.
_(py=py)gb _ _2ab
leos_ra 4;“ _C( i )

8
(O]
=
O
17
o
2
‘0
N
S P N
o T
(%] 1
C 1
S = -
e 3 i :
Q 1 1
S ; |
S 27 1 1

1 ; ‘ L

1 2 3 4 5

. . Geometrieterm
durchgezogene Linie fiir A,,,..,,

gestrichelt fiir die jeweiligen Streugrenzen A, .., * ©.

Die groRte Unsicherheit bei der empirischen Be-
stimmung des "rdumlichen Arbeitspunktes" liegt in
der Ermittlung der Wellenldange A: sind die gewahl-
ten Peaks bei der Auswertung tatsdchlich die Zen-
tren der Hebung, wurden auch alle Hebungen be-
ricksichtigt und sind nicht einzelne schon erodiert?
Als Ergebnis des vorgestellten Ansatzes ist jedenfalls
festzuhalten, dass fir beide Auflasthéhen b = 4 km
und b = 6 km das theoretische Minimum fir den
Geometrieterm von der jeweiligen Streuung um-
fasst und daher kein Widerspruch erzeugt wird.

theoret.
b=4km o b=6km
Minimum
C(Awittel) 1,96 2,45 2,95
Tdlo 3,45 3,26 3,38

Tabelle 3.2: Gegeniiberstellung der empirisch ertBif)
telten Daten gegeniiber den theoretischen Werten
fiir signifikante Parameter.

In Tabelle 3.2 sind markante Daten der Abbildung
3.4 numerisch aufgefiihrt. Werden die Werte fir
Amiwel allein betrachtet, so liegen diese fiir den Geo-
metrieterm C( Amwe) anndhernd symmetrisch um
den theoretischen Mittelwert herum angeordnet.
Die empirisch ermittelten Werte fiir die dimensions-
lose Zeitkonstante 14, liegen fiir beide Auflasthohen
aullerst nahe dem theoretischen Minimum, welche
die schnellste und damit dominante Upliftdynamik
bestimmt. Daher ist es angesagt, flr die weiteren
Untersuchungen den theoretischen Minimalwert fir
Tas ZU benutzen, unabhangig von der noch offenen
Festlegung fir die Auflasthohe b. Zu bemerken ist,
dass damit bei einer moglichen Variation der Auf-
lasthéhe b auch implizit eine Anpassung von A un-
terstellt wird.

Aus solch einer Festlegung resultiert folgende Be-
stimmungsgleichung fiir die wesentlichen Parame-
ter einer Uplift-Simulation. Mit Hilfe von GI. 3.6 und
der angesprochenen Festlegung folgt

(01—=p,) gb 27h
leos:Ta# = C(T) =3,2599 (3.7)
und damit

13,04 u (3.8)
! (pl_pZ) gb .

3.2.2 Auflasthohe b

Nach dem oben Gesagten gibt es keine eindeutige
Entscheidungshilfe. Das GSD liefert mit Unsicherheit
beide Aussagen. Aus Abb. 3.4 lieRe sich als Mittel-
wert rd. 5 km ableiten, was einerseits aber das Kon-
strukt Gberdehnen und auRerdem womoglich nur
den rezenten Zustand widerspiegeln wiirde, wobei
mit Sicherheit Teile von Layer 3 ebenfalls serpentini-
siert sind, was fiir den Start des Uplifts aber als frag-
lich erscheint. Aus den genannten Griinden ist es
daher sinnvoll, als Startwert fiir eine erste Ubersicht
die Auflasthohe des Standardmodells fiir ozeanische
Kruste zu wahlen:

b, = 6 km (3.9a)
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3. Diapirismus

3.2.3 Dichtekontrast D, (p: - p.)

Der Dichtekontrast fir den Startwert der Simulati-
on ergibt sich aus Tabelle 3.1 zu
(3.9b)

Zur Dichteermittlung der beiden Blocke mit p;

Do = (p1- p2) = 0,3 g/cm®

bzw. p, wurden die Dichten der einzelnen Bereiche
jeweils mit ihren Machtigkeiten bewertet.

3.2.4 dynamische Viskositat p,

In Wikipedia , Asthenosphare” wird ein Wert fir
die Asthenosphare unterhalb von ozeanischer Krus-
te von 10% Pa s angegeben, andere Fundstellen lie-
fern einen Bereich von 10* bis 10** Pa s. Daher er-
folgt die Festlegung

Ho=10"Pas (3.9¢)

als Startwert.

Die notwendige Angabe flir die Nutzung des RTI-
Modells setzt eine identische Viskositdt fir beide
Schichten voraus, was im hier vorliegenden Uber-
gangsbereich Mantel (duktil) zu Kruste (sprode)
schon per Definition nicht gegeben ist und stellt so-
mit einen fiktiven Mittelwert dar. Daher handelt es
sich hier lediglich um einen Startwert, der spater
unter Umstanden deutlich verfeinert werden muss.

3.2.5 Initiale Auslenkung w,
Ausgehend vom Ansatz fiir die Hebung nach GlI. 3.2
wird die initialen Auslenkung w, berechnet:

21 L

z(x,t) = w, cos( /IX)-e’_" (Wiederholung 3.2)

im Zentrum der Hebung bei x = 0 wird z zu jeder Zeit
maximal:

t

2(0,t) = z,(t) = wye™ (3.10)

die maximale Hebung des Modells sei nach t = Tocean
mit z(0, Tocean) = b erreicht, per Definition ist das Sys-
tem bei + b abgeschlossen. Mit

Z(O ’ TOcean) = Znax f0|gt

TO vvvvv
2 =b=wge " (3.11a)
bzw.
_Toun
w, = be * (311b)
und

Tocean = Ta (In (b) =In (WO)) (311C)

Um einen Eindruck von der GroRenordnung und
der geologischen Bedeutung zu bekommen, wird
die initiale Auslenkung wy mit Hilfe von GIl. 11b fir
die bekannten Startwerte (Index "0") bestimmt.

Die umgeformte Gleichung 3.8 liefert 1.:
13,04 u,
TaO = (

———=2,3Ma
/01_:02)0 g bo

Wann genau der fir die RTI-Systematik relevante
Start der Hebung und der Durchbruch zum Meeres-
bodens erfolgte, kann an dieser Stelle noch nicht
belastbar ermittelt werden, die entsprechenden
Zeitmarken und die relevante Zeitkonstante t, wer-
den bei der spateren, genaueren Troodos-spezifi-
schen Modellierung ermittelt. Deshalb wird zur Ver-
anschaulichung hier ein in der GroRenordnung plau-
sibles Tocean - die Zeit zwischen Start der Hebung und
Durchstich des Ozeanbodens bei z, = b - von 2 Ma
angenommen.

Zusammen mit b = 6 km errechnet sich die initiale
Hebung zu w, = 2,51 km, was einen gewaltigen
Sprung des Liegenden in kiirzester Zeit bedeutet.
Geologisch kann dies z.B. durch einen pl6tzlich sich
offnenden Riss in einer Schwachezone im Hangen-
den geschehen. Im Fall des Troodos z.B. initiiert
durch sich schlagartig entladende Spannungen in
der Kruste, ursachlich langsam aufgebaut durch die
Norddrift der Afrikanischen Platte. Dieses Verhalten
ist typisch fir ein System mit Dichteinversion, durch
einen adulleren Anstol} kippt der labile Zustand
schlagartig und bewegt sich dann unaufhaltsam in
Richtung eines stabilen Endzustands.
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3. Diapirismus

3.2.6 Pre-Simulation bis Ozeanboden

Mit Hilfe der genannten Startparameter lasst sich
eine erste Simulation fiir die Uplift-Dynamik erstel-
len, um einen Einblick in die physikalischen Verhalt-
nisse zu bekommen.

0
Laterale Ausdehnung x [km]

Abb. 3.5: Pre-Simulation auf Basis der Startparame-
ter fur z(tx)vont=0bis T, =2 Ma;

durchgezogene Linien haben einen zeitlichen Ab-
stand von 0,5 Ma, die gestrichelten von 100.000 a;

die Grenzschicht zwischen p, und p, liegt bei z = 0;

die rot punktierte Linie markiert den Ozeanboden
beiz=b=6km.

Abb. 3.5 zeigt das Ergebnis der Pre-Simulation auf
Basis der genannten Startparameter. Die Hebung
startet bei t = 0 durch eine wie auch immer geartete
»Initialisierung” mit z (0, 0) = wo = 2,51 km als Ampli-
tude einer cos-Funktion. Die weitere Hebung zeigt
die Grafik in zeitlichen Abstanden von At = 100.000
a, wobei alle 0,5 Ma die Kurve durchgezogen ge-
zeichnet wurde. Nach 2 Ma endet der Aufstieg beim
Erreichen des Ozeanbodens bei z(Tocean, 0) = by = 6
km.

Eine weitere, wichtige GroRe bei der Beschreibung
des Uplifts stellt seine Geschwindigkeit v(x,t) dar.
Ausgehend von Gleichung 3.2 fir z(x,t) ermittelt sie
sich durch einfache Differenzierung nach der Zeit t.

=~

z(x,t) = w, COS(%X) e =>

v(x,t)Z%zgcos(%x}e% (3.12)

Die maximale Geschwindigkeit erreicht der Diapir in
der Spitze jeweils beix=0:

v(0,6)= 2. 7 (3.13)
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Upliftzeit t [Ma]
Abb. 3.6: Maximale Uplift-Geschwindigkeit in der
Diapirspitze bei x = 0 versus Zeit von t = 0 (,,Initialer-
eignis”) bis zum Erreichen des Ozeanbodens bei

T, .. =2 Ma (gestrichelte rote Linien).

Der Aufstieg im lateralen Maximum direkt nach
der Initiierung beginnt bei t = 0 mit einer Geschwin-
digkeit von v(0,0) = 1,1 mm/a. Beim weiteren Auf-
stieg wachst die Geschwindigkeit exponentiell an,
deutlich auch an der AbstandsvergroBerung der Iso-
chronen in Abb. 3.5 zu erkennen. Beim Erreichen
des Ozeanbodens nach 2 Ma ist die Geschwindigkeit
der Diapirspitze auf V(Toean,0) = 2,6 mm/a ange-
wachsen, sie bewegt sich damit mehr als doppelt so
schnell wie zu Beginn des Uplifts und stoRt dabei an
die absoluten raumlichen Begrenzungen des Mo-
dells bei z = b.
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3.3 Modellerweiterung

Im letzten Kapitel wurden die Grenzen des vorge-
stellten RTI-Modells deutlich:

1. die maximale, theoretische Aufstiegshche
wird bei z = b erreicht, dartber hinaus wir-
den die Voraussetzungen bei der Herleitung
der RTI-Systematik dramatisch verletzt. Die

Uplifts

Uber den Ozeanboden hinaus entzieht sich

Beschreibung eines diapirischen

somit dem Modell;

2. das schlagartige Ende mit maximaler Auf-
stiegsgeschwindigkeit lasst erhebliche Fra-
gen bezlglich der physikalischen Realitat
und Erfahrung offen, der Dichtekontrast ist
noch nicht aufgebraucht; tber das Verhal-
ten des Systems flr t > Tocean gibt das Modell
keine Antwort;

3. eine fortschreitende Produktion von ser-
pentinisiertem Mantelmaterial mit niedriger
Dichte durch die nahe gelegene Supra-Sub-
duktionszone nach dem Startzeitpunkt des
diapirischen Aufstiegs wird nicht berlick-
sichtigt, wobei dieser Aspekt wohl fiir den
weiteren Aufstieg Uber den Ozeanboden
hinaus per Anschaulichkeit verantwortlich
ist;

4. nach dem RTI-Modell missen fir den An-
schub des diapirischen Aufstiegs von Man-
telmaterial mit niedriger Dichte zwei Bedin-
gungen erfillt sein:

o ausreichend vorhandenes serpentini-
siertes Mantelmaterial mit niedriger
Dichte,

o ein Initialereignis, welches das System
aus seinem labilen Zustand kippt;

es ist extrem unwahrscheinlich, dass zum
Zeitpunkt des Initialereignisses wie von der
RTI-Systematik gefordert zwei Schichten mit
identischer Machtigkeit vorliegen, zu dieser
Diskrepanz schweigt das bisherige Modell.

Aufgrund dieser Beschrankungen, die der beob-
achteten Wirklichkeit widersprechen, wird im Fol-
genden auf Basis des RTI-Konzepts eine Erweiterung
des Modells entwickelt. Ein wesentlicher Nachteil
des RTI-Modells ist die fehlende Moglichkeit, Man-
telmaterial mit niedriger Dichte nachzuliefern. Da-
her wird ausgehend vom bisherigen analytischen
RTI-Modell auf eine geometrische Beschreibung des
Uplifts erweitert, um u. a. die raumliche Beschran-
kung des Uplifts bis zum Ozeanboden aufzuheben.

3.3.1 Flachenansatz

Im beschriebenen 2-dimensionalen RTI-Konzept
stehen die z.B. in Abbildung 3.2 dargestellten Fla-
chen von p;- bzw. p,-Material fur die entsprechen-
den Gesteinsvolumina. Daher wird fir die notwendi-
ge Erweiterung im Folgenden ein an diese Analogie
angepasster Formalismus mit Hilfe von Flachenbe-
trachtungen vorgestellt. Der Ansatz ergibt sich aus-
schlielllich mit Hilfe formaler Umformungen ohne
weitere Annahmen oder Restriktionen gegeniiber
dem bisherigen RTI-Modell.

Als erstes wird ausgehend von Gl. 3.2 die initiale
Auslenkung wy fiir z(0, Tocean) = b in den Grundglei-
chungen ersetzt, wobei Toean die Zeit bis zum
Erreichen des Ozeanbodens meint. Wiederholung

Gl. 3.11a:
2(x,) = wy cos(2 2% )7

far Z(O, TOcean) =b fOIgt

Lo
wo=b-e 7

(3.14)

und damit eingesetzt ergeben sich die im Weiteren
benutzten Grundgleichungen zu

=T opean

z(x,t) = b- cos(z/.t—”x) e 7 (3.15a)
=T en
vix,t)= g cos(%x) e’ = Z();_’t) (3.15b)

Es wird die "obere Halfte" des Systems (0 < z-< b)
betrachtet, die "untere Halfte" (-b <z < 0) verhalt
sich entsprechend antisymmetrisch.
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[

V «—

Abb. 3.7: modifizierte Abb. 3.2; fiir den Fléchenver-
gleich wird ausschliefllich die obere Hailfte (z > 0) des
Systems betrachtet, die Verhdltnisse der unteren
Hiilfte (z < 0) sind antisymmetrisch zu behandeln;

F,: blau, absteigendes dichteres Mantelmaterial

F,: griin, aufsteigendes, weniger dichtes Material

Die weiteren Uberlegungen erfordern das folgen-
de Integral:

i
4 A4
:Q cos(zT”x)-dx = % -sin(27”x)_/”4 =
4

A
3

3.3.2 Auftriebsflachen bis Ozeanboden
Flr die "Obere Halfte" des Systems gilt
*  t<Toean Und0<2(t,X)<b

*  Fy(t) sei die Flache des dichteren p; -
Materials;

¢ F,(t) sei die Flache des serpentinisierten,
weniger dichteren p, -Materials;

¢ die Flachensumme Fy(t) + F5(t) =A b (3.16)

¢ die treibende Flachendifferenz

Fo (t) =F,(t) - F1 (1) (3.17)
Die beteiligten Flachen errechnen sich zu
4
P Ab L Tuw

F,(t)= f z(t,x)-dx = —e 7 (3.18a)
%

(3.18b)

1 = Tow

Fi(t)=Ab—F,(t)=Ab(1— e

)

Als treibende Kraft hinter der Uplift-Dynamik wird
die Flachendifferenz F, angesehen:

(3.19)
=T gyean

24b =T
‘e

3

F, (t)=F,~F, =2F,-Ab= - Ab

umgeformt folgt daraus

S
T =—Z_(F A
e >4 b ( D(t)+ b)

die gesuchten Gleichungen fir z(Fp) und v(Fp) lauten

z(x,t) :2L (Fp(t)+ Ab)-cos(%x) (3.20a)
und (3.20b)
v(x,t)= 2;:_ (FD(t)+ Ab)-cos( 22.” x) = Z();’t)

Mit Hilfe der Gleichungen 3.19 und 3.20a/b kann
damit die Uplift-Dynamik bis zum Ozeanboden an-
hand der treibenden Flachendifferenz F, anschau-
lich beschrieben werden. Die Verifizierung innerhalb
der Systemgrenzen -b < z < +b erfolgte anhand des
Verlaufs von Uplift-Geschwindigkeiten (s. Abb. 3.8).

— V(W) Original RTI
051, V(M) Uber Flache

— V(Me/2) Original RTI
04l 7" v(Ho/2) Uber Fliche

Uplift-Geschwindigkeit v(0,t) [cm/a]

1 1‘.5 é
Upliftzeit t [Ma]
Abb. 3.8: Verifizierung des Fldchen-Formalismus’im
RTI-Bereich -b < z(t,x) < b;

die durchgezogenen Linien wurden mit Gl. 3.15b, die
gestrichelten Linien mit Hilfe des Fldchenvergleichs
Gl. 3.20b bestimmt (zur optischen Abgrenzung wur-
de ein geringes € addiert);

die Kombination rot/schwarz beruht auf den Para-

metern der Pre-Simulation, beim Pérchen blau/griin
wurde die Viskositdt u, halbiert, wodurch sich t ent-

sprechend dnderte;
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3.3.3 Verhaltnisse am Ozeanbodens

Im letzten Abschnitt wurde eine Flachenbetrach-
tung fiir den Giiltigkeitsbereich des RTI-Formalismus
vorgestellt. Fiir einen Uplift Gber die giiltigen Gren-
zen hinaus (z > b) bedeuten die Werte am Ozeanbo-
den (entsprechend z = b) fiir den weiteren Formalis-
mus relevante Konstanten und Anschlussbedingun-
gen. Sie werden mit dem Index "Ozean" gekenn-
zeichnet. Hier eine Zusammenfassung:

mit Hilfe von GIl. 3.18a/b werden fur die "obere
Halfte" die relevanten Flachen am DurchstoBpunkt
von der ozeanischen Kruste zum Ozean ermittelt:

die Flache F,(t) wird bei t = Tz maximal:

FZ’ozean = # (3.213)
die Flache F4(t) hingegen minimal:
Froen=Ab(1- %) (3.21b)

die Flachendifferenz wird daher am DurchstoBpunkt
maximal und ermittelt sich aus Gl. 3.19 zu:

Fo(T F)~-F, =4b (27— 1) (3.21c)

ozean) =
die Auslenkung z und die Geschwindigkeit v am
DurchstoRpunkt folgen aus den GlIn. 3.15a/b, beide
Grolden sind dort maximal:
z(0,T,, . )=b

2 ozean

(3.22a)

und

8 o

v(0,T,,,.) =

2 ozean

(3.22b)

3.3.4 Verhiltnisse oberhalb des Ozeanbodens

Der Uplift tiber den Ozeanboden hinaus liegt au-
Rerhalb des giiltigen Bereichs fiir das RTI-Modell.
Dieses wird in diesem Unterkapitel entsprechend
erweitert. Zuvor erfolgen einige grundsatzliche
Uberlegungen zum RTI-Modell selbst und dem wei-
teren Uplift des Troodos aullerhalb der Restriktio-

nen des Modells.

Die Beschreibung des Uplifts folgt den gangigen
Vorstellungen von Systemen in labilem Zustand. We-
gen der Dichteinversion befindet sich das zu be-
schreibende System aus teilserpentinisiertem Obe-

ren Erdmantel und ozeanischer Kruste in solch ei-
nem labilen Zustand. Zu einem Zeitpunkt X wird es
durch ein duBeres Ereignis angestoflen, was sich im
RTI- Formalismus durch die GroRe w, manifestiert,
und aus dem labilen Gleichgewichtszustand in einen
selbsttragenden, nicht umkehrbaren Uplift versetzt.
Der RTI-Formalismus bewegt das System daraufhin
bis an seine Giiltigkeitsgrenze bei z = b mit zuletzt
maximaler Geschwindigkeit und misste es danach
in einen ruhenden, stabilen Zustand Gberfiihren. Bis
zur Gultigkeitsgrenze "Ozeanboden" greift der RTI-
Formalismus, dartiber hinaus liefert er jedoch keine
weiteren Aussagen mehr. Weder der stabile Zustand
noch der Weg dorthin sind festgelegt. Der RTI-For-
malismus ist demnach nicht geeignet, den komplet-
ten Uplift abzubilden. Daher wird im Folgenden eine
entsprechende Ergdanzung vorgenommen, Basis da-
fur bildet der oben beschriebene Flachenansatz.
Ublicherweise wird kein reales physikalisches Sys-
tem seine Dynamik mit maximaler Geschwindigkeit
abrupt beenden. So muss demnach im Fall des
Uplifts spatestens nach Erreichen der Definitions-
grenze flir das RTI-System ein bremsender Mecha-
nismus einsetzen, der das System nach einer be-
stimmten Zeit in einen ruhenden, stabilen Zustand
versetzt. Weiterhin kommt noch hinzu, dass durch
die naheliegende Supra-Subduktionszone (SSZ) kon-
tinuierlich Wasser unter den Troodos eingeschleppt
und damit weniger dichtes Mantelmaterial produ-
ziert wird. Da die Aktivitaten der SSZ deutlich vor
dem Uplift einsetzten und sich auch rezent durch
Erdbeben bemerkbar machen ist davon auszuge-
hen, dass die Produktion von serpentinisiertem
Mantelmaterial deutlich vor Uplift-Beginn einsetzte
und kontinuierlich bis heute anhalt. Abbildung 3.9
zeigt ein entsprechend realistischeres Schema der
Verhiltnisse. Die urspriingliche Deckelung des Sys-
tems bei z = + b (s. Abb. 3.1/3.2) wird aufgehoben,
das streng antisymmetrische Verhalten von p;- und
p,-Material wird nach dem Erreichen des Ozeanbo-
dens gebrochen, der Anteil an p,-Material im Sys-
tem steigt gegenliber dem dichteren p;-Material.
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Abb. 3.9: Uplift-Verhdltnisse oberhalb des Ozeanbo-
dens mit Symmetriebrechung;

aus dem unterliegenden, teilweise serpentinisierten
Mantel erfolgt Zufluss von p,- Material, das Volu-

men von p,-Material hingegen bleibt konstant;

griine Kurve: die Symmetrie aus Uplift und Down-
sink besteht ohne externe Materialzufuhr aus-
schliefSlich im abgeschlossenen System in den Gren-
zen-b < z(xt) 2 b;

rote Kurve: das zugefiihrte p,- Material wird in ei-
nem Uplift iiber die Grenze z > b hinaus umgesetzt,
die Symmetrie ist in der Fldchenbilanz zugunsten
von p,- Materials gestért;

violette Fliche: steht fiir das den weiteren Uplift
,bremsende” Volumen, welches bei Berechnung der
aktuellen Uplift-Geschwindigkeit die effektiv wirken-
de Fldache F, reduziert und von der Fldche F(T )

ab z = b abgezogen wird; dieser Vorgang erfolgt
ausschliefSlich fiir die ,,Obere Hilfte”;

Zwangsgesteuerte Materialzufuhr

Der gesuchte, bremsende Mechanismus liegt in
dem ab dem Ozeanboden einsetzenden Ungleichge-
wicht zwischen den Volumina V; und V, mit den ent-
sprechenden Dichten p; bzw. p, begriindet. Fiir den
Uplift bis zum Ozeanboden z = b gilt fir die Volumi-
na V; = V,, der Uplift wird allein durch den Dichte-
kontrast getrieben. Oberhalb des Ozeanbodens fiir z
>b bekommt das Volumen V, ein Ubergewicht. We-

gen des Nachschubs von serpentinisiertem Mantel-
gestein aus tieferen Schichten gilt jetzt V, < V, flr
das betrachtete Gesamtsystem. Zum Dichtekontrast
ist jetzt ein Volumenkontrast zugunsten des weniger
dichten p,-Materials hinzugekommen, dieser bremst
wegen p, < p; den Auftrieb um die GrofRe des V,-
Uberhangs AV =V, — V,. Ubersetzt von 3D in das 2D-
Flachenmodell erfordert dies einen Ansatz fiir das
Ungleichgewicht liber AF= F, — F;,. Die GroRe AF ist
damit ein MaR fir die Reduktion der maximalen Ge-
schwindigkeit bei z > b. Die bremsende Wirkung
entsteht damit durch den F, -Uberhang in AF. Umge-
kehrt wiirde sich bei einem Zufluss von dichterem
p:-Material der Hub weiter beschleunigen.

Es ergeben sich rein formal die folgenden Auf-
triebsflachen flir t > Toceanund z> b :
mit Hilfe der "bremsenden Flache" AF = AF,(t)

Ab CTem  Ab
AFZ(I):FZ(I)—F =—7F e v -
A

2>0cean

(3.23)

errechnet sich der wirksame Flachenkontrast Fp(t)

FD(t): FZ’Ozeun - AFZ(t)_ F

12Ocean

Ab b
T ~ =& ¢

t = Torean
A Gha-d

(3.24)

Mit Hilfe der Flachendifferenz Fy(t) nach GI. 3.24
und GI. 3.20 b kénnen dann die momentane Auslen-
kung z(x,t) und die Geschwindigkeit v(x, t) fir den
Uplift Gber dem Ozeanboden hinaus angegeben

werden:
t = Tocean
zwﬂzém—€7ﬂcmﬁﬁm (3.25a)
2 A
b t ~ Tocean 2”
=—(3-e 7 )-cos(-=" 3.25b
v(x,t) > 7 (3—e ) -cos( = x) ( )

Dieser Formalismus berlicksichtigt die gesuchte
Bremswirkung aufgrund der Symmetriebrechung
durch die zusatzliche Massenzufuhr AF,(t) im Fall
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Abb. 3.10: zeitlicher Geschwindigkeitsverlauf des
kompletten Uplifts bis zum Stillstand unter zwangs-
gesteuerter Materialzufuhr entsprechend Gl. 3.24
(Modell 1); nach 2 Ma wird der Ozeanboden bei z =
b erreicht, danach wirkt das bremsende Moment
durch UberschiefSendes p -Material.

des UberschieBenden Uplifts Gber z = b hinaus. Der
Formalismus enthalt die Forderung, dass dem Sys-
tem - bestimmt durch die Parametern A, b und T -
eine entsprechende Menge an p,-Material zugefiihrt
wird. Weiterhin muss beachtet werden, dass die
Symmetriebrechung ausschliefllich zu dem Zeit-
punkt erfolgt, ab dem das System die Systemgrenze
bei z = b Gberschreitet. Wegen der beschriebenen
Art der Steuerung der externen Massenzufuhr wird
dieses Modell im Folgenden als "zwangsgesteuerter
Uplift" bezeichnet. Der Hub z(x,t) nach Gl. 3.25a
nimmt wegen der geringer werdenden Geschwin-
digkeit mit der Zeit ab, formal gesteuert durch die
sich verringernde, treibende Flachendifferenz Fy(t).

Gleichung 25b fir die Geschwindigkeit v(x,t) ober-
halb des Ozeanbodens wird der besseren Ubersicht
wegen in einen zeitabhangigen und einen ortsab-
hangigen Teil separiert:

vix,t) = v (x)v(t) (3.27)
mit

vix)=v, = cos(Tx) (3.28)

vit)=v, = % (3—e ™) (3.29)

Um die Dynamik der Gesamthohe des Diapirs zu
bestimmen, wird ein Ansatz tber den Geschwindig-
keitsverlauf gewahlt, um seine Hohe h(x,t) zu be-
stimmen, sie wird ebenfalls separiert in

h(x,t) = h(t) h(x) (3.30)
Die zeitliche Entwicklung der Diapirhdhe errechnet
sich dann Uber das Integral

(3.31)

wobei v(t) die Geschwindigkeit nach Gl. 3.29 meint.
Die Ausfiihrung des Integrals liefert einen Ausdruck
flir den zeitlichen Hohenverlauf des Uplifts oberhalb
des Ozeanbodens:

h b t = Tocean
(0)= 213(t = Top) —r(e 7 ~1)]

(3.32a)

Die raumliche Komponente der Geschwindigkeit
bleibt von der Integration unberiihrt

h(x)=v(x)= cos(%x) (3.32b)

Plausibilitétskontrolle: der Anschluss an die Dynamik un-
terhalb des Ozeanbodens bei t = Toean liefert wie zu er-
warten h(Toea) = 0, ab hier beginnt der gednderte For-
malismus.

Ende der Hebung

Das Ende der Hebung sei bei t = Teqg erreicht,
wenn die Uplift-Geschwindigkeit gleich 0 wird. D.h.,
wenn der Ausdruck der ersten Klammer in Gl. 3.25b

identisch 0 wird. Daraus folgt

Tendge = Tocean + TIN3 (3.33)
Fiir das Beispiel der Abb. 3.10 gerechnet kommt der
Uplift nach 4,67 Ma zum Stillstand.

Die dabei maximal zu erreichende Hebung H
durch zwangsgesteuerte Materialzufuhr Uber den
Ozeanboden hinaus ergibt sich dann aus Gl. 3.32a
zu

Hab Ozeanboden™ h(TOcean - TEnde) = 01648 b (3343)
bzw. fiir den gesamten Uplift bis zum Stillstand

ngsamt (TStart blS TEnde) = 11648 b (334b)
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Bei einer Schichtdicke von b = 6 km kommt der
diapirische Uplift nach 4,67 Ma ab Ts. bei einer
Gesamthohe von 9,89 km bzw. nach 3,89 km Gber
dem Ozeanboden zum Stillstand. Angewandt auf die
rezenten Verhaltnisse bedeutet dies in einer
Uberschlagsrechnung fiir den Mt. Olympos mit
seiner rezenten Hohe von 1.952 m .M unter
folgenden Randbedingungen:

* bei einer angenommenen Wassertiefe vor
Zypern von 1.000 -2.000 m;

e der Hoéhenverlust des Mt. Olympos durch
Erosion wurde bisher noch nicht abge-
schatzt, mul aber berlicksichtigt werden;

=> bei hoher Erosionsrate und groRer Meerestiefe
kénnen die rezente Hohe des Mt. Olympos und die
aktuelle Hebungsrate des Troodos allein mit Hilfe
der zwangsgesteuerten Materialzufuhr u.U. nicht
erklart werden.

Ein Kritikpunkt des Ansatzes kann darin gesehen
werden, dass einerseits zum Startzeitpunkt des
Uplifts nach der reinen Lehre "zuféllig" die beteilig-
ten Schichtdicken - im Folgenden b, und b, - identi-
sche Machtigkeiten b aufweisen muissten. Anderer-
seits ist zu erwarten, dass die nahegelegene Supra-
Subduktionszone (SSZ) mehr oder weniger kontinu-
ierlich serpentinisiertes p,- Material produziert, und
somit kann auch von einer konstanten Schichtdicke
b, in der "Unteren Halfte" (s. Abb. 3.9) nicht ausge-
gangen werden. Beim vorgestellten Flachenansatz
wurde nur die "Obere Halfte" des Systems betrach-
tet, da der dominante Treiber fiir den Uplift aus-
schlielllich das Vorhandensein einer aufliegenden,
dichteren p;-Schicht mit der Schichtdicke b, dar-
stellt. Allerdings behélt der geschilderte Flachenan-
satz nur seine Giiltigkeit, solange in der unterliegen-
den, weniger dichten p,-Schicht geniigend Material
wie vom zugrundeliegenden RTI-Formalismus gefor-
dert zur Verfligung steht. Eine genaue Schichtdicke
b, ist daher nicht erforderlich, die erweiterte Bedin-
gung fiir die Schichtdicke von p,- Material lautet da-
her im Ansatz b, > b;. Beim Abgleich mit der Realitat
erscheint diese Bedingung zu jedem Zeitpunkt er-

flllt zu sein: die Abkopplung der Hebung Zyperns
vom zentralen Levantinischen Beckens geschah vor
rd. 10 bis 12 Ma, spatestens zu diesem Zeitpunkt
begann die SSZ weniger dichtes p,- Material zu er-
zeugen. Erst vor rd. 6 Ma startete der Troodos
Uplift.

Fazit: die zeitliche Produktion von p,- Material
durch Serpentinisierung und damit verbunden eine
zeitlich veranderliche Schichtdicke b,(t) spielt bei
der vorgestellten Flachenbetrachtung keine oder
hochstens eine untergeordnete Rolle und wird da-
her an dieser Stelle nicht weiter betrachtet. Das
zeitliche Anwachsen der p,-Schicht und die damit
verbundenen Konsequenzen werden im Zusammen-
hang mit der einhergehenden Volumenvergrofe-
rung bei Serpentinisierung von Mantelmaterial in ei-
nem spateren Kapitel naher beleuchtet.
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3.3.5 Zusammenfassung

Die Beschreibung des diapirischen Troodos-Auf-
stiegs erfolgt in Anlehnung an den Formalismus der
(RTI),
vorausgesetzt wird dabei eine Dichteinversion. Eine

2-dimensionalen Rayleig-Taylor-Instabilitat
dichtere Schicht (p;-Material: ozeanische Kruste)
liegt Uber einer weniger dichten Schicht (p,-Materi-
al: serpentinisiertes Mantelgestein). Fir die formale
Beschreibung der kompletten Dynamik des Diapirs
eignet sich der originare RTI-Formalismus nur parti-
ell:

e fir die Hebung lber die ozeanische Kruste
hinaus macht der Formalismus keine Anga-
ben;

* am Ozeanboden selbst endet der Formalis-
mus abrupt bei maximaler Uplift- Geschwin-
digkeit.

Wegen der Zweidimensionalitdt des RTI-Formalis-
mus wurde mit Hilfe eines Flachenvergleichs zwi-
schen p;-Material und p,-Material Abhilfe geschaf-
fen und Uber die Grenze oberhalb des Ozeanbodens
fortgefiihrt, wobei in das vorher streng symmetri-
sche System ab dem Ozeanboden zusétzliches p,-
Material eingefiihrt wird. Voraussetzung hierfir ist
die Verfligbarkeit von ausreichend, weniger dichtem
p,-Material, was auf die Realitdat bezogen wegen der
lange aktiven, fiir dessen Produktion verantwortli-
che Supra-Subduktionszone durchaus gegeben ist.
Das zusatzliche, durch die hohe Dynamik "angesaug-
te" p,-Material wirkt bremsend auf den diapirischen
Aufstieg. Der Uplift endet, wenn die Aufstiegsge-
schwindigkeit identisch 0 wird.

Diese Vorgehensweise sorgt oberhalb des Ozean-
bodens fiir eine Symmetriebrechung zwischen p;-
Material und p,-Material zu Ungunsten des auflie-
genden, dichteren p;-Materials. Aus anschaulichen
Griinden erscheint dieses gerechtfertigt, da das trei-
bende Element die aufliegende, dichtere und nach
unten drangende p;-Schicht darstellt. Die weniger
dichte Schicht aus p,-Material muss "nur vorhan-
den" sein, die Bedingung flir deren Machtigkeit lau-
tet demnach: groRer oder gleich der der aufliegen-

den, dichteren Schicht. Unter dieser Voraussetzung
wird die fir die Rechnung relevante Schichtdicke zur
Bestimmung der Parameter ausschlieRlich durch die
Machtigkeit der aufliegenden p;-Schicht bestimmt.

Zur Verdeutlichung der Vorgange zeigen die Abbil-
dungen 3.11 a und b die Ergebnisse einer Pre-Simu-
lation. Die Parameter stellen fiir den Troodos plausi-
ble Werte dar, die flr die spatere, genauere Anpas-
sung als Startwerte benutzt werden. Sie haben aber
wegen der noch fehlenden Einbindung weiterer Ef-
fekte und Prazisierung noch keine Aussagekraft fiir
die tatsachlich zu erwartende Dynamik und sollen
lediglich anschaulich die Vorgange und Eigenheiten
des benutzten Algorithmus veranschaulichen.

Originare Parameter

Auflasth6he b 6 km
rauml. Wellenlange A 15,408 km
Start Uplift Tstart -6 Ma
Dauer bis Ozeanboden Tocean 4 Ma
dynamische Viskositit n[10°kg/(m's)
Dichtekontrast (p; - p,) Do 0,3 g/cm?
Erdbeschleunigung g 9,81 m/s?
Abgeleitete Parameter

Zeitkonstante T 2,34 Ma
initialer Hub Wo 1,087 km
Geschwindigkeit bei Tsr Vsare | 0,464 mm/a
max. Geschwindigkeit Vmax | 2,56 mm/a
Dauer des Uplifts Tende | 6,573 Ma
Hub am Ende des Uplifts H 9,888 km
max. zusatzliche p,-Masse AF, 63,6 %

Tab. 3.3: Parameter der Pre-Simulation; unter ,Ori-
gindre Parameter” finden sich die notwendigen
Eingabe-Parameter, ,Abgeleitete Parameter” mei-
nen daraus berechnete, markante Werte.

Abbildung 3.11a zeigt die komplette Hebungs-Dy-
namik auf Basis der Parameter der Pre-Simulation
aus Tabelle 3.3. Nach dem Initialereignis vor 6 Ma,
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10 Upliftende

Hohe Diapirspitze [km]

Abb. 3.11a: zeitliche Hohenentwick-
lung der Diapirspitze (Pre-Simula-
tion); Erkldrungen s. Text.

spitze als auch Gber die dazugehori-
gen p,-Flachenentwicklungen, die
fir die Dynamik des weniger dich-
ten p,-Materials stehen. Alle Fla-
chen sind auf den origindren p, -
Materialinhalt im System A b = 100
% bei Tsar= -6 Ma normiert.

Der Uplift beginnt aufgrund eines

-6 -4 2
Zeit vor heute [Ma]

vermutlich im Zusammenhang mit der Messinischen
Krise, springt die Diapirspitze bei Ts.:= -6 Ma direkt
auf eine Hohe wp von rd. 1,1 km. Nach 4 Ma bei
Tocean = -2 Ma wird bei einer Héhe von 6 km der Oze-
anboden durchstolRen, nach insgesamt rd. 6,6 Ma
kommt der Uplift bei Te.ge zum Stillstand, in der Zu-
kunft rd. 0,6 Ma nach heute. Ohne weitere Effekte
wie z.B. Erosion hatte er dann eine Endhdhe von
insgesamt rd. 9,9 km bzw. 3,9 km (iber dem Ozean-
boden erreicht.

Abbildung 3.11b gibt einen Eindruck sowohl tber
den zeitlichen Geschwindigkeitsverlauf der Diapir-

initialen Ereignisses sprunghaft mit
einer Geschwindigkeit von vy =
0,46 mm/a, dabei
schlagartig 5,77 % p,-Masse die dichtere, hangende

durchdringen

Gesteinslage in der oberen Halfte des Systems (z >
0). Beim Durchstich durch den Ozeanboden erreicht
die Diapir-Geschwindigkeit ihren Maximalwert von
Vmax = 2,56 mm/a. Von der origindren 100 % p,-Mas-
se (-b< z < 0) liegen nun rd. 31,8 % in der oberen
Halfte des Systems (z > 0). AnschlieRend wird der
Diapir durch zusatzlich angesaugte 63,6 % p,-Masse
bei Tene = 0,57 Ma auf v = 0 abgebremst. Von den
jetzt 163,6 % im System (z > -b) befinden sich 95,4 %
in der oberen Halfte und entsprechend 78,2 % in
der unteren Halfte (-b <z < 0) des Systems.

3 180 Abb. 3.11b: Uplift-Dynamik
von T, =-6Ma biszum
25 - 1150 Stillstand bei T, (Pre-
= a .
- . Simulation);
o
:5 21 1120 2 Schwarz: Geschwindigkeits-
bl ni n ©
2 im System 100 % (lambda * b) = verlauf v(t);
- f—— - oo
g 15 / 190 = rot: zeitliche Verldufen der
§ " Tozean / o Flachen von p -Material mit
o v(t =
G | i
s 1 7 3 Tende 50 g durchgezogener Linie: im
5 7~ * 5 kompletten System z > -b
K
05 & - _- = 430 *  (,im System”)
Towr  ObEre Halfte" -~
. gestrichelter Linie: in der ,,0-
oL L ‘ 0 beren Hidlfte” fiir z > 0;
B -4 -2 0 2

Zeit vor heute [Ma]
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4. Erosion

Die Modellierung des Troodos-Uplifts erfordert
die Berlicksichtigung der Erosion. Erosionsraten in
Gebirgen werden durch verschiedene Faktoren be-
einflusst, darunter Klima, Vegetation, Gesteinsart
und nach Besiedelung auch durch menschliche Akti-
vitdten. Entsprechende Modelle zur Beschreibung
erfordern je nach geforderter Genauigkeit differen-
zierte Parametersatze. Hier eine kleine Auswahl von
globalen Durchschnittswerten fiir Ophiolith-Gebirge
mit mediterranem Klima:

e Walder und vegetationsreiche Gebiete:
ca. 0,2-0,5 mm/Jahr

e Steile Hinge und ungeschiitzte Bereiche:
ca. 0,5-1 mm/Jahr

*  Flusstaler und nach Starkregen:
lokal bis zu 5 mm/Jahr

Selbst diese rezenten Werte kdnnen schon um
mehr als eine GroRenordnung variieren. Eine Ver-
besserung der Genauigkeit wiirde eine Berlicksichti-
gung zum Beispiel von Gesteinszusammensetzung
oder Hangneigungen erfordern. Rezent sind diese
Parameter zum grofSten Teil ermittelbar, im hier in-
teressierenden Zeitfenster von mehreren Millionen
Jahren hingegen kommen serids nur grobe Schatz-
werte fiir entsprechende Modelle mit niedriger An-
zahl von Parametern zum Ansatz.

Als ein entsprechend geeignetes Modell kommt
das einparametrige Lineare Erosionsmodell zur An-
wendung:

H(t) = Ho -Eionst t (4.1)
wobei
H(t) die Hohe des Gebirges zum Zeitpunkt t,
H, die H6he zum Zeitpunkt t =0 und

Ewonst €ine zeitlich konstante Erosionsrate
bedeuten.

Das Modell erlaubt eine Abschatzung (ber das
Erosionsverhalten Uber lange Zeitrdume, setzt aber
voraus, dass alle EinflussgrofRen (z.B. Klima, Litholo-
gie) Giber den betrachteten Zeitraum als annidhernd

konstant betrachtet werden koénnen, kurzzeitige
Schwankungen hingegen nivellieren sich Uber den
langeren Betrachtungszeitraum aus. Daher wird im
Folgenden aufgrund von deutlich unterschiedlichen
klimatischen Verhéltnissen wahrend des Uplifts eine
Differenzierung nach geologischen Epochen vorge-
nommen. Wegen der unterschiedlichen dominanten
Erosionsprozesse wahrend des Aufstiegs im Ozean
(submarin) und an der freien Atmosphéare (subae-
risch) erfolgt eine weitere Differenzierung der Erosi-
onsparameter.

Im Folgenden werden der Hintergriinde zu diesen
notwendigen Differenzierungen kurz erldutert:

4.1. submarine / subaerische Erosionsprameter

Die submarine Erosion wird dominiert durch hy-
drothermale Prozesse wie chemische Verwitterung
durch heiRes, zirkulierendes Meerwasser, insbeson-
dere entlang von Stoérungen und Frakturen und die
Bildung von metallreichen Erzen und sekundaren
Mineralien (Serpentinisierung, Chloritisierung) ei-
nerseits und andererseits durch mechanische Erosi-
on aufgrund von Stromungen insbesondere durch
Tribestrome. Submarine Rutschungen und Hangin-
stabilitdten spielen ebenfalls eine Rolle, vor allem an
steilen Flanken. Weiterhin kdnnen vulkanisch-hydro-
thermale Ablagerungen zur Bildung von Hyaloklasti-
ten (glasige Fragmente z.B. Kissenlava im Troodos)
fihren, die mechanisch instabil und somit leicht
erodierbar sind.

Sobald der Troodos-Ophiolith Gber den Meeres-
spiegel hinausragte, dnderten sich die dominanten
Erosionsprozesse drastisch. Zu nennen sind die phy-
sikalische Verwitterung aufgrund von thermische
Spannungen durch tagliche Temperaturschwankun-
gen (besonders effektiv bei dunklem Basalt) und
Frostsprengung in hoheren Lagen sowie biologische
und fluviale Erosion. Nicht zu vergessen sind Hang-
abtragungen durch Massenbewegungen.

Insgesamt liegen die Parameter zwischen submari-
ner und subaerischer Erosion typischerweise um 1
bis 2 GroRenordnungen auseinander.
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4.2. Differenzierung nach geologischen Epochen

Der Zeitpunkt fur den Durchstol$ des Diapirs durch
den Ozeanboden wird in einer groben Abschatzung
bei rd. 2 - 3 Ma vor heute erwartet, d.h.: das rele-
vante Erosionsgeschehen findet im ausgehenden
Pliozdan, dem Pleistozdn und in der relativ kurzen
Zeitspanne des Holozans statt, nach diesen Epochen
ist zu differenzieren:

* Pliozan (5,3 bis 2,6 Ma vor heute):
in dieser Zeitspanne fanden bedeutende
tektonische Aktivitdten statt, die die Land-
schaft des Troodos-Gebirges pragten; das
Klima war tendenziell warmer und feuchter
als im Pleistozdn, was die chemische Ver-
witterung begilinstigte.

* Pleistozdn (2,6 Ma bis 11.700 a vor heute):
diese Epoche war durch wiederholte Eiszei-
ten gekennzeichnet, was zu erheblichen Kli-
maschwankungen flihrte; die Erosion wurde
durch Frostverwitterung, Gletscheraktivitat
(wenn auch in geringem MaRe im Troodos)
und starke Niederschlage beeinflusst; die
Meeresspiegelstande anderten sich sehr
stark.

* Holozén (ca. 11.700 a bis heute):
das Holozan ist durch ein relativ stabiles,
warmeres Klima gekennzeichnet; menschli-
che Aktivitdten haben in dieser Zeit einen
zunehmenden Einfluss auf die Erosion aus-

i Troodos Mitte ——%—— Semail-Ophiolith
---4------ Troodos Min i Oman-Ophiolith
---4@------ Troodos Max Coast-Range-Ophiolith

submarin
LHumaring

_Pliozan | Pleistozén _

-3,5 3 25 -2 [ =%

Zeit vor heute [Ma]

gelibt, insbesondere durch Landwirtschaft
und Abholzung.
Insgesamt steigen die Erosionsraten in der Reihen-
folge Pliozan -> Pleistozan -> Holozdn sowohl sub-
marin als auch subaerisch um den Faktor ~ 4.

Die fur die spatere Simulation bendtigten, diffe-
renzierten Parameterwerte fir Eyn: Wurden im We-
sentlichen mit Hilfe von ChatGPT und Gemini ermit-
telt. Plausibilitatsprifungen erfolgten tber den Ver-
gleich mit klimatischen Bedingungen und den ent-
sprechenden Daten fiir dhnliche Ophiolith-Struktu-
ren.

Zum Vergleich wurden die Semail-Ophiolithstruk-
turen im Oman und VEA (Alter rd. 94 - 96 Ma) und
der Coast-Range Ophiolith in Kalifornien, USA (Alter
rd. 170 - 150 Ma) herangezogen. Der Semail-Ophio-
lith entstand ungefahr zur gleichen Zeit wie der
Troodos (Alter rd. 92 Ma) in der Kreide, der jurassi-
sche, kalifornische Ophiolith hingegen ist deutlich
alter.

Hinweis zur Unterscheidung zwischen"Oman-Ophio-
lith" und "Semail-Ophiolith": der Semail-Ophiolith ist die
geologisch korrekte Bezeichnung fir den gesamten
Ophiolithkomplex im Oman und den VAE, der Oman-
Ophiolith hingegen umfalit lediglich den Oman-spezifi-

schen Teil des Semail-Ophiolithen.

Abbildung 4.1 zeigt den jeweiligen Hohenabtrag
durch Erosion fir die drei genannten Ophiolithe. Da-
bei wurden wegen der Vergleichbarkeit fir alle die
fiir den Mt. Olympos realistischen Zeitmarken ange-

1.200 Abb. 4.1: Héhenabtrag
e durch Erosion im Troodos
1.000 . .
und vergleichbarer Ophio-
i lithen bei identischen Pa-
e rametern (identische Zeit-
600 E marken);
g Hinweis: das Holozdn wurde
400 . . .
wegen seiner relativen Kiirze
nicht gesondert markiert;
8200
Quelle: Erosionsparameter
0 aus Kl-Recherche
0,5 0
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nommen: DurchstoR des Ozeanbodens vor 3,04 Ma,
Erreichen der Meeresoberflache vor 1,77 Ma. Fir
den Troodos wurden die Mittelwerte (griin, fett
durchgezogen) und die Min/ Max-Werte (grin, fein
punktiert) angegeben, fir die anderen Ophiolithe
ausschlieBlich die Mittelwerte.

Insgesamt zeigt der Semail-Ophiolith subaerisch
die hochsten Erosionsraten. Im Vergleich zum Troo-
dos war und ist dieser Ophiolith starkerer Verwitte-
rung durch aride und semiaride Klimabedingungen
mit episodischen Hochwasserereignissen ausge-
setzt. Der Coast- Range-Ophiolit hingegen zeigt ein
deutlich geringeres Erosionsgeschehen gegeniiber
dem Semail- und Troodos-Ophiolithen im gesamten,
betrachteten Zeitraum. Als Ursachen dafiir werden
einerseits tektonische Deformationen angesehen,
die zu teilweisen Absenkungen fihrten und ande-
rerseits durch eine Uberdeckung von jiingeren Sedi-
mentschichten. Somit war dieser Ophiolith in vielen
Bereichen weniger direkter Oberflaichenverwitte-
rung und Abtragung ausgesetzt.

Ein weiterer Hinweis bezliglich einer Plausibilitats-
Uberprifung der KI-Werte zeigt sich in EvANS 2021.
Dort finden sich Simulationsergebnisse basierend
auf einem iterativen, isostatischen Hebungsmodell,
welches ebenfalls Erosionsprozesse berticksichtigt.
Das Modell arbeitet in Verbindung mit einem realis-
tischen Wert fiir eine konstante Gesteinserodierbar-
keit, die jeweils um 1/3 nach oben und unten vari-
iert wurde. Die Simulationen erstreckten sich aller-
dings auf einen deutlich langeren Zeitraum. Werden
die Werte linear auf den Betrachtungszeitraum der
Pre-Simulation von 3,04 Ma umgerechnet, so lassen
sich die Erosionshéhen direkt miteinander verglei-
chen, mit dem Ergebnis, dass die Evans-Variationen
durch den oberen Toleranzbereich der Troodos-Da-
ten dieser Arbeit voll abgedeckt werden.

EVANS 2021: 691m - 912m - 1.078 m
diese Arbeit (KI): 199 m - 645m - 1.091 m

Vor diesen Hintergriinden und wohl wissend, dass
die Daten der Pre-Simulation nur grobe Annaherun-
gen an die Realitdt darstellen, werden im Weiteren

die zugrundeliegenden Kl-Daten "Troodos Mitte"
der Abbildung 4.1 fir die Berlicksichtigung des Ero-
sionsgeschehens wahrend der Uplift-Simulation ver-
wendet.

4.3. Integration in die RTI-Systematik

Die beschriebene Erosion wirkt wahrend des dia-
pirischen Uplifts allein oberhalb des Ozeanbodens.
Damit sind fiir das Beispiel der Pre-Simulation nur
rd. 40 % des gesamten Diapirs von Erosion betrof-
fen, die restlichen 60 % der maximal moglichen Dia-
pirhéhe sind in der Kruste vergraben (s. Abb. 3.11a).

Wahrend der Simulation wird fir jeden Zeitschritt
die tatsachliche, diapirische Hohe aus dem formal
ermittelten Hohenwert reduziert um den aktuellen
Erosionsabtrag ermittelt. Die Systematik oberhalb
der Kruste basiert wie in Kapitel 3.1.2 "Modellerwei-
terung" beschrieben auf einem Flachenvergleich.
Die Erosion wird daher mittels einer Reduktion der
Auftriebsflache des weniger dichten p,-Materials bei
jedem Rechenschritt beriicksichtigt. Die erodierte
"Gesteinsmenge" muss daher zunachst in Form ei-
ner Flache formuliert und dann dem System nach-
haltig entnommen werden. Dazu werden die Diapir-
Flachen oberhalb des Meeresbodens bei jedem Re-
chenschritt mit und ohne Erosion berechnet, die
Differenz Ag.osc steht dann fir den gesamten Erosi-
onsabtrag im gewahlten, vergangenen Zeitfenster
At. In einem Speicher Agsum, Werden alle bisher er-
mittelten Erosionsverluste Agio aufsummiert. Der
nachste Rechenschritt startet dann mit dem aktuel-
len Summenwert von Agsum. Bis zum Erreichen des
Meeresbodens ist dieser Speicher leer und wird erst
ab dem ersten Rechenschritt oberhalb des Meeres-
bodens befiillt.

Zunachst muss die zeitabhangige Flache oberhalb
des Meeresbodens berechnet werden. Ausgehend
von Gl. 3.25 a/b werden die Gleichungen fiir den
Hub h(x,t) und die Geschwindigkeit v(x,t) zunachst
jeweils in einen ortsabhangigen c(x) und einen zeit-
abhangigen Term v(t) bzw. h(t) separiert:

h(x,t) =h(t) c(x) bzw. v(x,t) = v(t) c(x) (4.1)
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4. Erosion

Die gesuchte Flache wird mittels der raumlichen
Komponente c¢(x) bestimmt:

c(x) = cos(zTﬂ) (Wdh. 3.27/28)

Zur weiteren, vereinfachten Handhabung wird die
Variable im Argument der cos-Funktion direkt in Rad
weiterbehandelt:

2w

X= X und (4.2)
dx=2Tdx bow. de= L dX (4.3)
2

Als nachstes missen die beiden Schnittpunkte der
cos-Funktion mit dem Ozeanboden bei h = b be-
stimmt werden ("X,," -> "X,p"):

aus c(x)=h(t)cos(X,,)=b

folgt X, = arccos(L)

h(t)

damit lautet das zunachst zu l6sende Flacheninte-

(4.4)

gral A..s unter der oberen cos-Halbwelle:

X
A, = h(t)Z= [ cos(X) dx (4.5)
21 X,
die Integration liefert:
A, =h(t) 2 [sin(x)] X (4.6)
2 S
mit den eingesetzten Grenzen: (4.7)

A.=ht) ﬁ[sin(arccos( %t)))—sin(—arccos (ﬁ)))]

unter Zuhilfenahme der einfachen Umformungen

sin(arccos(a))=V1-d (4.8)
und

sin(—a)=—sin(a) (4.9)
folgt

sin(—arccos(a)z—\/lfaz) (4.10)

Damit errechnet sich die komplette Flache unter
dem Abschnitt der cos-Halbwelle zu

Ao =0 1)

Davon abgezogen werden muss noch die "rechtecki-

(4.11)

ge" Flache Acqec Unterhalb von h = b, um die Fla-

che der cos-Halbwelle oberhalb von +b zu erhalten.
diese bestimmt sich mit

_ A
Xb_ﬁ b

w A =2bx,= ATbarccos(L) (4.12)

rechteck — h ( t)

Mit Hilfe der Differenz aus A.,s und A ecnieck €rgibt sich
dann die gesuchte Flache iber dem Meeresboden

(4.13)

A:h(t)i Jl_(%)z_#arccos(%)

Zur Bestimmung des Erosionsabtrags in Form ei-
ner Flachendifferenz im Zeitintervall At missen jetzt
die entsprechenden Hohen h(t) zu den Zeitpunkten
t und t+At bestimmt werden. Der Erosionsabtrag im
Zeitintervall At bewirkt eine Reduktion der Uplift-
Amplitude, gesteuert Uber einen entsprechenden
Flachenabtrag, wobei wahrend der Simulation At
die Zeitdifferenz zwischen zwei Rechenschritten
meint. Die Zusammenhdnge zwischen Uplift-Hub
bzw. Geschwindigkeit und den relevanten Flachen
insbesondere durch Erosion wird im Folgenden na-
her erklart. Zum besseren Verstandnis wird dabei

dem Programmlauf fir die Simulation gefolgt.

Zuvor eine Bemerkung zur Konvention von Fla-
chenbezeichnungen: um Verwechselungen in for-
malen Zusammenhangen vorzubeugen, finden sich
die Zeitbeziige im Index, Beispiel:

Axy (t+At) 9 Axy, t+At

Erster Zeitschritt nach Erreichen des Ozeanbodens
Beim Erreichen des Ozeanbodens bei t = Toan gilt:
h(TOCean) =b
nach t = Tocean + At wird die Diapirh6he nach Gl.
3.32a um den Betrag E At reduziert sein
(4.14)

h(T,. +At)=b + %[S(At) (T —1)|-EAt

Ocean
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Fir die Zeitpunkte Tocean UNd Tocean + At ergeben sich
mit Hilfe Gl. 4.13 folgende Flachen oberhalb des
Ozeranbodens:

2
A, = b% \/1—(%) - #arccos(%) =0

was zu erwarten war und

P \/ b :
A = h(T +At) & (1 (—————
Toceant At ( Ocean )][ (h(TOmn'l'At))
b
h(T pooant A L)

Ocean

Ab
— Tarccos(
daraus resultiert eine Flachendifferenz durch Erosi-
on Ago« flir die Flachenentnahme im aktuellen Zeit-
schritt Tocean UNA ToceantAt:

Aprost, Toine =Ar_sae —Ar, = Ar

Zum Ende des Zeitschritts liegen als Startwerte fir
den nachsten Zeitschritt folgende GréRen vor:

(4.15)
Aprsum . 1o sst=Akrsum, 1o Y Aot Ty 480 = AErLost, Ty +A¢
(4.16)
A’ b t+At 7Tfksan
FD,[+A[ =7 (3 —e ! ) - Ab— AErSum, t+At

und die Ausdriicke fiir die Diapir-Geschwindigkeit
und Hub

(4.17)

v(x,t+At) = =2~ (FD,[+AI+ )\b)'cos(zﬂ—ﬂx)

24T

Die Hohe des Hubs ergibt sich dann wieder aus der
Integration der Geschwindigkeit v(t+At)

t+At
h(t+At)=b+ f v(t+At) dt

T acean

t+A = Tocean
7

h(t+At):2—bT[3(t+At—TOW,)—r(e -1)]

JT
+b _T AErSum,t+At (t+At - TOCean)

Verallgemeinerung auf den n-ten Zeitschritt

Hierbei geht es jetzt darum, bei bekanntem Da-
tensatz nach n-Zeitschritten mit t, = n At die rele-
vanten Flachen und damit den Hub und die Ge-
schwindigkeit des Diapirs nach einem weiteren
Zeitschritt At zu errechnen.

1. Bekannt aus den vorherigen Zeitschritten sind:

h(t,) = h(t,_, + At) (4.19a)
v(t,) = v(t,_, +At) (4.19b)
Fp . =Fp. ea (4.19¢)
Aprsum, 1, = Alrsum, 1, + At (4.19d)

2. Zundchst wird die "neue" Hohe in Anlehnung an
Gl. 4.14 und 4.18 bestimmt:

ccccc

h(t,+At) = zb—r[ (LAt~ Ty J—r(e T

n

+b _# IqErSum,tn (tn+At - TOCean)_E At

Uber Agsum w sind die vorherigen "Massenentnah-
men" enthalten, die dann bis zum Ende des aktuel-
len Zeitabschnitts erlittene Erosion wird durch den
Term E At bericksichtigt.

3. Die weitere Vorgehensweise erfolgt analog zu den
Ausfiihrungen Uber den initialen, ersten Zeitschritt
oberhalb des Ozeanbodens. Zunachst werden die
Flachen A, und A..ax mit Hilfe GIn. 4.13 und h(t,)
bzw. h(t...a:) berechnet, die Flachendifferenz gebil-
det, der Erosionsspeicher Agsum (Gl. 4.15) befillt, um
dann die gesuchten GrofRen Geschwindigkeit
v( t,+At) und Hub h(t,+At) am Ende des Zeitintervalls
mit Hilfe der GIn. 4.17 und 4.18 zu berechnen.
4. Das Ende des Uplifts kann jetzt nicht mehr ge-
schlossen bestimmt werden, es wird wahrend der
Simulation durch die Bedingung

v(t)<0 (4.21)
indiziert.

Bemerkung zum erheblichen, formalen Aufwand
bei Berlicksichtigung der Erosion: dieser resultiert
einerseits aus der Forderung, dass Erosion lediglich
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oberhalb des Meeresbodens wirkt, andererseits
aber aufgrund der Entnahme von Masse aus dem
System Auswirkungen auf das dynamische Ver-
halten des gesamten Diapirs bedeutet. Eine triviale
Reduktion des Diapirhubs bei jedem Rechenschritt
ist daher nicht zielfihrend, es wiirde zu viel Masse
aus dem System entnommen werden.

4.4. "Erosionsparadoxon”

In den untenstehenden Abbildungen 4.2a/b/c fin-
den sich die Ergebnisse einer Pre-Simulation, ausge-
fihrt mit Hilfe der bekannten Parameter und er-
ganzt durch einen zusatzlichen Parameter fir eine
angenommene, lineare Erosion E=0,4 mm/a, auf
eine Differenzierung nach Epochen und subaeri-
scher bzw. submariner Phase wurde an dieser Stelle
verzichtet, um die generellen Effekte durch Erosi-
onsgeschehen deutlicher werden zu lassen. Abbil-

dung 4.2a (oben) zeigt den Ge-

Uplift-Geschwindigkeit [mm/a]

schwindigkeitsverlauf, Abbildung
4.2b (unten) den Verlauf des dazu-
gehorigen Uplift-Hubs und Abbil-
dung 4.2c auf der nachsten Seite

o
o
al
]

{02 die Dynamik der Flache F, des we-

1 0.15

ki

\ 10.05

-6 -5 -4 -3 7 -1
Zeit vor heute [Mal

@
T

Uplift-Hub [km]
(o]

0.1

Differenz (Vmit-Vohne Erosion) [km

Differenz-Uplift-Hub [km]

niger dichten metamorphen Man-
telmaterials. Blau gestrichelte Gra-
phen zeigen jeweils den Verlauf
ohne bzw. die schwarz durchgezo-
genen Graphen den mit Erosions-
einfluss,. Der Start des Uplifts er-
folgt bei -6 Ma vor heute, sein
Ende wird durch "Tmit" bzw. "Toh-
ne" beim Nulldurchgang der je-
Upliftgeschwindigkeit
"Vmit" bzw. "Vohne" markiert. Die

weiligen

Indices "mit" bzw. "ohne" meinen
dabei mit bzw. ohne Erosionsge-
schehen. Auf der rechten y-Achse
wird in rot die jeweilige Differenz
aus Geschwindigkeit, Hub und Fla-
che mit und ohne Erosion darge-
stellt.

Fiir die gezeigte Simulation wur-

Ml de eine konstante Erosion vom
DurchstoR des Diapirs durch die
A Krustenoberfliche bei "Tocean" bis
zum Stillstand des jeweiligen
0 ' : ' ' 0.5 Uplifts bei "Tmit" bzw. "Tohne" an-
-6 -5 -4 -3 -2 -1 0 1

Zeit vor heute [Ma]

genommen. Insgesamt wurde der

Abb. 4.2a/b: Einfluss einer linearen Erosion auf Geschwindigkeit und Hub Darstellungszeitraum von -6 ...+1

des Uplifts; Erkldrungen finden sich im Text.
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6 dieses Phanomen liegt einerseits

120 T T

100

80 -

60
Tocean

Flache F; mit/ohne Erosion [% lambda*b]

in der Grundvoraussetzung, dass
benotigtes, weniger dichtes p, -
Material durch die saugende Wir-
kung des Diapir-Aufstiegs immer
in abgeforderter Menge nachgel-
iefert werden kann und anderers-
durch
Erosion aus dem System wieder

eits dass p, - Material

I
N

entnommen wird. Physikalisch be-
deutet die kontinuierlich wirkende
Materialentnahme von weniger

W
Differenz F, mit/ohne Erosion [% lambda*b]

dichtem p,-Material aus dem Ge-

-6 -5 -4 43 -2 -1
Zeit vor heute [Ma]

Ma in 30.000 Zeitscheiben aufgeteilt. Zum Vergleich
zwischen einem Uplift mit und ohne Erosions-
geschehen finden sich wesentliche Eckwerte in
Tabelle 4.1 zusammengestellt.

o ohne mit
Kriterium ) ) Delta*
Erosion | Erosion
max. Hohe h
9.888 10.290 402 =4,07%
[m]
TEnde
0,5725 | 0,6645 |0,092=1,4 %**
[Ma]
F2-Flache***
95,483 | 103,14 | 7,657=8,0%
[% Ab]

Tabelle 4.1: Vergleich relevanter Upliftkriterien mit
vs. ohne Erosionsgeschehen, zur Anwendung kamen
die Parameter der Pre-Simulation und eine linerare
Erosionsrate E = 0,4 mm/a;

"

* Delta“="mit Erosion" -"ohne Erosion" = bezogen
auf den Wert ohne Erosion
** bzgl. gesamter Upliftzeit

*** Fldche weniger dichtes p,-Material fiir z >0

Das scheinbare "Erosionsparadoxon" besteht dar-
in, dass der maximal erreichte Hub beim Uplift mit
Erosion um 402 m bzw. 4,07 % hoher ausfallt gegen-
Uber der Simulation ohne Erosion. Die Erklarung fir

0 samtsystem durch Erosionsabtrag
ein zeitliches zurlickversetzen des
gesamten Systems gegeniber

dem nicht erosionsbelasteten System. Daher hat der

durch Erosion beaufschlagte Diapir langer Zeit, um
sich hoher aufzubauen. Die physikalische Grenze fir
die Hebung ist aber auch in diesem Fall dann er-
reicht, wenn das Potential flir eine Hebung aufgrund
von Massen- und Dichtekontrast aufgebraucht ist.
Die Geschwindigkeit erreicht dann ihren Nullpunkt:

Stillstand des Diapirs.

Zum Schluss ein Hinweis zur Relevanz des Erosi-
onsgeschehens im Gesamtkontext der Upliftdyna-
mik. Die Simulationsergebnisse zeigen fir die Para-
meter der Pre-Simulation unter Berlicksichtigung
der Erosion mit einem relativ hohen Wert von E =
0.4 mm/a einen nur um 4,07 % hdheren Wert fir
den maximal moglichen Hub und eine Verlangerung
der gesamten Upliftzeit um 1,4 %. Zu bedenken ist,
dass bei der spateren Anpassung an reale Stitzwer-
te aufgrund der notwendigen Differenzierung nach
Epochen und subaerischem bzw. submarinem Erosi-
onsparametern unter Umstdnden mit einem deut-
lich geringeren Einfluss der Erosion auf die gesamte
Uplift-Dynamik gerechnet und fast schon als Effekt
hoherer Ordnung vernachlassigt werden kann.

Ende Teil |
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