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FUHRT DIE QUARTARFORSCHUNG ZU NICHT-AKTUALISTISCHEN
MODELLVORSTELLUNGEN IN DER GEOMORPHOLOGIE?

mit 13 Abbildungen

KLAUS HEINE

”The present is not a master key to all past environ-
ments although it may open the door to a few. The
majority of past environments differ in some respect
from modern environments. We must therefore be
prepared, and have the courage, to develop non-
actualistic models unlike any that exist today.”

(READING, H.G. 1979, zit. nach DoucLAs 1980).

1. Einleitung

Die Erforschung der Reliefgenerationen ist éine Hauptaufgabe der Geomor-
phologie (BUDEL 1977, 197). Geomorphologen bedienen sich bei der Erfor-
schung der Reliefgenerationen des raum-zeitlichen Grof3vergleichs (BU-
DEL, 1977, 197). Dieser besteht darin, da8 auf dem heutigen Festland eine klima-
morphologische Zone gesucht wird, die hinsichtlich ihrer Formenwelt mit der zu
erkldrenden fossilen Reliefgeneration vergleichbar ist und in der die Bildungsme-
chanismen, die die Formen bewirken, heute auftreten und erfabar sind (BUDEL
1977, 197). Auch Louis & FISCHER (1979, 613ff.) bedienen sich in ihrer Allge-
meinen Geomorphologie des raum-zeitlichen Vergleichs, indem sie die Erkennt-
nisse der Prozef} - Geomorphologie, die die gegenwirtige Anlage der groften For-
men und der feineren Oberflichenformen darstellt, auf die Formenmannigfaltig-
keit von Reliefgenerationen und die Vergesellschaftung von Anteilen verschiede-
ner Reliefgenerationen iibertragen. Die Autoren der genannten Lehrbiicher sind
sich bewuf3t, dal dem aktualistischen Prinzip in der klimagenetischen geomor-
phologischen Forschung Grenzen gesetzt sind (vgl. auch RATHIENS 1971,
10-12), jedoch ist das aktualistische Prinzip — kritisch angewendet — nach WIL-
HELMY (1974, 45) die bisher erfolgreichste Methode zur Differenzierung der in
Phasen unterschiedlicher Klimabedingungen entstandenen Formengruppen.

1970 weist ROHDENBURG nachdriicklich darauf hin, da aktualistische
Paldoklima-Konzeptionen durch nicht-aktualistische Paldoklima-
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Konzeptionen erginzt werden miissen; seine Uberlegungen fiithren zu dem
Modell morphodynamischer Aktivitits- und Stabilititszeiten. Andere Aspekte
der Reliefentwicklung zeigen BRUNSDEN & THORNES (1979) und BRUNSDEN
(1980) auf: Die rdumlichen Unterschiede der Landschaftssensitivitit ergeben ein-
mal charakteristische stabile Formen dort, wo Anderungsimpulse weniger hdufig
auftreten als Zeit fiir Anpassung an sie vorhanden ist, und andererseits entstehen
instabile Ubergangsformen dort, wo Impulse mit gréoBerer Hiufigkeit eingreifen;
Gebiete, die nur trige auf Anderungen reagieren, zeigen Reliefpersistenz, wih-
rend sensitive Gebiete sowohl charakteristische als auch Ubergangsformen ent-
halten (BRUNSDEN 1980, 16). Ein klimaspezifisches Relief stellt
DOUGLAS (1980) in Frage, wenn er die Grundannahme der klimatischen Geo-
morphologie bezweifelt, dal nidmlich die Klimaelemente iiber eine ausreichend
lange Zeit hinweg so stabil sein kdnnen, daB ein klimaspezifisches Relief entsteht.

Die wenigen genannten Hinweise mdgen zeigen, da3 die Geomorphologen in
der Vergangenheit die Oberflichenformen zu erkldren versuchten, indem sie die
Bildungsmechanismen durch ”geologische Zeiten” verfolgten. Heute haben viele
Geomorphologen diesen Weg bereits verlassen, da sie zu erkennen glaubten, daf3
die ”Details” der Reliefentwicklung eine bessere Erklirung verlangen. Doch hiu-
fig 148t der Mangel an ”facts” keine Entscheidungen zu und verbietet zugleich die
Fortfithrung der hypothetischen Erérterungen (ROHDENBURG 1970, 94).

Im folgenden werden Beobachtungen mitgeteilt, die zu nicht - aktualistischen
Modellvorstellungen fiihren; diese jedoch kénnen fiir die Losung scheinbarer Ge-
gensitze von Bedeutung sein.

2. Beispiel : Gletscherschwankungen
2.1. Befunde

Beobachtungen aus den Hochgebirgen aller Erdteile belegen Gletscher-
schwankungen wihrend der Kleinen Eiszeit; die meisten Gletscher hatten im 17.,
18. oder 19. Jahrhundert ihre letzte maximale holozine Ausdehnung und
schmolzen seitdem schnell zuriick (PORTER 1981 a; J.M. GROVE 1979). Ausge-
hend von diesen Beobachtungen wurde gefolgert, daBl die Gletscher feinfiihlige
Klimaindikatoren seien und da3 Gletscherschwankungen weltweit mehr oder we-
niger synchron auftreten miissen, sofern sie weltweite Klimafluktuationen bzw.
Klimaschwankungen reprisentieren. Erst infolge der in den letzten Jahren zuneh-
menden Datenfiille iiber absolute Datierungen von Gletscherschwankungen wird
deutlich, daB} eine zeitliche Parallelisierung der Gletschervorstéfle weltweit nicht
mdglich ist, weder fiir das noch recht gut erforschte Holozin (Abb. 1), noch fiir
das Spétpleistozin (vgl. HEINE 1977).

Da geomorphologische Befunde (z.B. der Nachweis und die Datierung von
Gletscherschwankungen mittels glazialmorphologischer Untersuchungen) hiufig
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Abb. 1: Gletscherschwankungen im Holozéin. Nach verschiedenen Autoren zusammengestellt von
J.M. GRrOVE (1979, 41), geringfiigig ergénzt.
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Abb. 2: Rezente und jungquartire Schneegrenze in Nord- und Sitdamerika (vgl. HEINE 1977, 170).
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eine wichtige Rolle bei der Rekonstruktion vergangener Klimazustinde der Erde
(z.B. PETERSON et al. 1979) wie auch fiir Klimaprognosen (z.B. FLOHN 1980)
sind, soll am Beispiel der letzteiszeitlichen Gletscherschwankungen auf eine diffe-
renzierte Deutung geomorphologischer Sachverhalte hingewiesen werden. Bereits
1977 habe ich darauf aufmerksam gemacht (HEINE 1977), daB letzteiszeitliche
Schneegrenzdepressionen beispielsweise fiir das hdufig benutzte Wiirm/Weich-
sel/ Wisconsin- Hochglazial (18 000 BP) fragwiirdig erscheinen miissen, da si-
cherlich oftmals nicht zeitgleiche glazigene Bildungen miteinander korreliert und
interpretiert werden (Abb. 2). Die fiir die Zeit zwischen ca. 30 000 BP und der
Gegenwart zeitlich erfafite Schneegrenzdepression (Abb. 2) zeigt in der Zeitskala
103 Jahre das sich mit zunehmender Kenntnis immer weiter differenzierende Bild
der spitquartiren Gletscherschwankungen hinsichtlich der Maximalstinde und
ist somit durchaus vergleichbar mit dem differenzierten Bild der holozinen Glet-
scherschwankungen (Abb. 1), die jedoch in Zeiteinheiten von 102 Jahren faBbar
sind. Aber auch in der Zeitskala 10! Jahre ergeben sich keine Ubereinstimmun-
gen hinsichtlich der Gletscherschwankungen, wie die Befunde iiber Gletscherbe-
wegungen wihrend der Kleinen Eiszeit in verschiedenen Erdteilen belegen (POR-
TER 1981 a).

In Abb. 3 ist der Versuch unternommen worden, anhand ausgewihlter Da-
ten fiir die letzte Eiszeit (Isotopen-Stadien 4,3,2 und 1) die maximalen Glet-
schervorst6Be zeitlich zu erfassen. Schwierigkeiten bereitet dabei der Umstand,
daf das Isotopen-Stadium 4 gar nicht und das Isotopen-Stadium 3 nur im jiinge-
ren Teil durch Radiokarbon-Datierungen erfalt werden kann. Somit sind die
Aussagen liber das Stadium 4 sehr hypothetisch. Nur in Einzelfillen ist es mog-
lich, unter Heranziehung anderer Methoden der absoluten Datierung (z.B.
230Th/234U) genaue Alter zu ermitteln.

Die rdumliche Anordnung der maximalen Gletschervorsté3e wihrend der
Wiirm/ Weichsel/ Wisconsin-Kaltzeit (Stadien 4-2) und im frithen Holozin
zeigt, daB3 die maximale Gletscherbildung in Raum und Zeit sehr unterschiedlich
ablief. In den siidamerikanischen Anden, dem Kaskaden - Gebirge, den nérdlich-
sten Rocky Mountains und dem Alaska-Gebirge riickten die Gletscher der Ge-
birgsvergletscherung sehr wahrscheinlich wihrend des Isotopen-Stadiums 4 am
weitesten vor. Doch auch in Hawaii, Japan, Australien und vermutlich auch auf
Neuguinea und in Neuseeland gab es die maximalen Vergletscherungen wihrend
des Stadiums 4 (und/oder 3). Fiir die asiatischen Gebirge (z.B. Kaukasus,
Jenissei- und Werchojansk - Gebiet) liegen entsprechende Beobachtungen vor.
Aus den polnahen Gebieten ist ebenfalls eine letzteiszeitliche Maximal-
Vergletscherung fiir das Stadium 4 belegt, so fiir Nordost- Grénland und Baffin
Island in der Arktis sowie fiir den Siidantillenbogen und vermutlich auch fiir Tei-
le der Antarktis. Die Antarktis selbst kénnte jedoch ihre Maximalvergletsche-
rung am Ende des Isotopen-Stadiums 5¢ (vor ca. 95 000 BP) gehabt haben (HOL-
LIN 1980).

Fiir das Isotopen-Stadium 3 kénnen um 35 000 BP Gletschervorsttfe in
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Nordamerika am Siidrand des laurentischen Eises angenommen werden (Cherry -
Tree-Stadial). In der Werchojansk-Region riickten die Gletscher zwischen
35 000 und 30 000 BP nicht ganz so weit vor wie im Frithwiirm (pri-Karginsk,
post-Kazancevo), jedoch wurde dieser Versto3 der Gletscher von den Stadium 2-
Vorst6Ben nicht mehr an Ausdehnung erreicht. Auch fiir Skandinavien zeichnen
sich schwéchere Eisvorsttf3e wihrend des Stadiums 3 ab. Fiir Mexiko konnte ein
besonders markanter, jedoch kurzer Gletschervorstof3 auf 36 000 - 34 000 BP da-
tiert werden; ob im Stadium 4 fiir die mexikanischen Vulkane ebenfalls Glet-
schervorstéfle zu belegen sind, konnte bisher nicht geklidrt werden.

Im Isotopen-Stadium 2 war die letzteiszeitliche Maximalvergletscherung auf
die Siidrinder der groBien Inlandeisschilde in Nordamerika und Europa be-
schriankt. Ob in den verschiedenen Gebirgsregionen Nordamerikas (z.B. Brooks
Range, Colorado Front Range) vor der Vergletscherung zwischen ca. 24 000 und
14 000 BP bereits eine frithere wisconsinzeitliche Vergletscherung bestand, ist
nicht bekannt. Spitzbergen hatte vermutlich um 20 000 - 18 000 BP die maximale
Eisausdehnung. Uber die Verhiltnisse in den Tropen und Subtropen gibt es nur
lickenhafte Angaben; einige mir wichtig erscheinende Befunde sind in Abb. 3
aufgenommen.

Interessant ist die Beobachtung, daf3 wihrend des Stadiums 2 um ca. 14 000
BP in den pazifiknahen Gebirgen Nordamerikas (Washington, Alaska/Yukon)
die Gletscher weiter vorstieBen als in der Zeit zwischen 24 000 und 14 000 BP.
Auch am Nordwestrand des laurentischen Eises reichten die Gletscher erst um
13 000 - 12 000 BP am weitesten wihrend des Stadiums 2 vor.

Im Holozin (Isotopen-Stadium 1) beginnen die Gletscher am Nordostrand
des laurentischen Eises vorzustof3en und erreichen um 10 000 - 8 000 BP eine Aus-
dehnung, die nur von der frithwisconsinzeitlichen Vergletscherung iibertroffen
wird. Fiir Nordost-Grénland trifft dies ebenfalls zu. Von besonderem Wert sind
die Untersuchungen iiber die Vergletscherungsphasen in der Cordillera Neovol-
canica Mexikos, da durch absolute Datierungen und tephrochronologische Un-
tersuchungen eine zuverldssige Chronostratigraphie vorliegt; auch dort sto3en
die Gebirgsgletscher zwischen 10 000 und 8 500 BP besonders weit vor und repri-
sentieren eine frithholozéine Vergletscherung, die mit den Gletschervorstéf3en der
kanadischen Arktis und Nordost-Grdnlands zeitlich iibereinstimmt.

GroBere Gletschervorsttf3e zwischen 8 000 BP und der Gegenwart sind nicht
bekannt; vermutlich sind die Gletscherschwankungen der Kleinen Eiszeit die be-
deutendsten in dieser Zeitspanne.

Aus Abb. 3 und den kurzen Ausfithrungen wird ersichtlich, daB3 infolge un-
serer detaillierteren Kenntnisse iiber die chronostratigraphischen Verh4ltnisse der
letzten Eiszeit ein synchrones Verhalten der Gletscher nicht mehr lidnger ange-
nommen werden darf (vgl. HEINE 1977, 1980; DREIMANIS 1980). Die letzteiszeit-
lichen maximalen Gletschervorst6f3e konnen sehr unterschiedliche Alter haben.
Entsprechend den groen Schwankungen der Inlandeise kdnnen drei Phasen mit
EisvorstéBen, die jedoch zeitlich hinsichtlich der Eisbewegungen nicht genau zu-
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Abb. 3: Zeit-Raum-Diagramme der letzteiszeitlichen Gletscherschwankungen
(ausgewihlte Gebiete nach verschiedenen Autoren).
Meeresspiegelschwankungen zum Vergleich.
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sammenfallen, ausgegliedert werden: (1) zwischen » 45 000 und ca. 80 000 BP,
(2) zwischen ca. 30 000 und ca. 50 000 BP und (3) zwischen ca. 8 000 und ca.
25 000 BP. Das teilweise diachronische Verhalten der Gletscherbewegungen ist
weniger von weltweiten grofSen Klimafluktuationen abhingig, als vielmehr von
der Kombination einer Vielzahl lokaler und/oder regionaler Faktoren. Allein
aufgrund der letzteiszeitlichen raumzeitlichen Gletscherbewegungen kann folgen-
des Modell der Vergletscherungsgeschichte entworfen werden, das natiirlich in
vieler Hinsicht einen stark hypothetischen Charakter haben mu#f.

Nach dem Eem- Interglazial, das eventuell fiir die Antarktis die letzte Maxi-
malvergletscherung brachte (HOLLIN 1980), gibt es zuerst Anzeichen groflerer
Gletscherbildungen in den polnahen Regionen. In Nordost-Grénland (HJORT
1981) und auf Baffin Island (FILLON et al. 1981; NELSON 1980) scheint die post-
Eem-Maximalvergletscherung zwischen 120 000 und 80 000 BP erfolgt zu sein.
Die Eisbildungen hatten volumenmi#Big noch nicht allzu groe Dimensionen,
denn die Rekonstruktion der Meeresspiegelschwankungen fiir die letzten 125 000
Jahre (SHACKLETON et al. 1973; PASTOURET et al. 1980; HARMON et al. 1981)
148t nur relativ geringe Absenkungen in dieser Zeit (120 000 bis 80 000 BP) erken-
nen. Es darf daher angenommen werden, daf die erste letzteiszeitliche Gletscher-
bildung im Umkreise des Nordatlantiks auftrat (Abb. 4) (vgl. WILLIAMS 1978).

Obgleich die Datierung der Gletscherschwankungen fiir die Zeit zwischen
ca. 80 000 und 50 000 BP oft recht problematisch ist, so darf jedoch bereits gefol-
gert werden, daf3 wihrend dieser Zeitspanne weltweit groe Gletschervorstéfie
stattfanden, die oft die maximale letzteiszeitliche Ausdehnung der Gletscher ver-
korpern. Vermutlich hatten die Gletscherbildungen ihr grofites Ausmaf3 um
75 000 BP, wofiir die starke Absenkung des Meeresspiegels um 75 000 BP
spricht. Inwieweit Gebirgsgletscher (z.B. Hawaii, Anden, Rocky Mountains,
Kaukasus, West- und Ostsibirien, Neuseeland) und Inlandeise (Nordamerika,
Skandinavien, Island) diachronisches Verhalten zeigten, 148t sich wegen der un-
genauen Datierungen nicht sagen. Wichtig ist, daB die Inlandeise Nordamerikas
und Skandinaviens noch nicht ihr letzteiszeitliches Eismaximum an den Siidran-
dern erreichten, was auch aus der Meeresspiegelabsenkung hervorgeht.

Auch fiir die Zeit zwischen ca. 50 000 und 30 000 BP sind die Datierungen der
Gletscherschwankungen in der Regel sehr ungenau. Am Siidrand eines relativ klei-
nen laurentischen Eiskoérpers gab es Gletscherschwankungen (TERASMAE et al.,
0.J.; DREIMAINS 1975), ebenso im Pudget-Fraser-Lowland am Rande des
Kaskaden - Gebirges (DREIMANIS et al. 1975; THORSON 1980; CLAGUE et al. 1980)
sowie in den St. Elias Mountains in Siidost - Alaska (DENTON 1974). Fiir Skandina-
vien liegen Beobachtungen iiber Gletschervorstofle aus West- Norwegen (MANGE-
RUD 1981; MANGERUD et al. 1981) und Nord- und Siidschweden (LUNDQUIST
1981) vor. In Ost-Sibirien (KIND 1975) und vermutlich auch in West- Sibirien (ZU-
BAKOV 1975) sind ebenfalls markante Gletschervorstofle nachgewiesen worden.
Ein bedeutender Gletschervorstof3 wird in China auf ca. 30 000 BP datiert (WANTI
et al. 1980). Auch in Mexiko erfolgte ein Gletschervorsto3 um 36 000 - 34 000 BP,
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der der 4lteste bisher datierte VorstoB ist und der zudem die grofite Ausdehnung
hatte (HEINE 1975, 1977). Ebenso wird fiir die nérdlichen Anden Siidamerikas
zwischen 45 000 und 25 000 BP ein bedeutender Gletschervorstof3 belegt (VAN
DER HAMMEN et al. 1980/81). — Werden die Befunde iiber die Gletscherschwan-
kungen zwischen 50 000 und 30 000 BP vergleichend betrachtet (Abb. 3 und Abb.
4), so zeichnet sich ein sehr uneinheitliches Bild ab. An verschiedenen Stellen der
Erde gab es — oft nur recht kurze, jedoch markante — Gletschervorstofle, vor
allem in den Gebirgen. Die Inlandeise waren stark reduziert, hatten jedoch zwi-
schen 45 000 und 35 000 BP verschiedene positive Schwankungen. Werden die
Befunde mit der Kurve der Meeresspiegelschwankungen verglichen (PASTOURET
et al. 1980), so ist auf ein Anwachsen des Gletschereises ab ca. 50 000 BP zu
schlieen, wobei eventuell zuerst zirkumpazifisch Gletschermaxima auftraten
(Siid-Chile, China, Japan) und erst wesentlich spiter die Inlandeise zu neuen
kleineren Maxima gelangten (um 40 000 - 35 000 BP). Der Verlauf der Meeres-
spiegelkurve zeigt zwischen 38 000 und 30 000 BP einen Anstieg, was auf eine
weitere Reduzierung der Gletscher deutet.

In die Zeitspanne zwischen 30 000 und 8 000 BP fillt das sog. ”letztglaziale
Maximum?”, das auf 18 000 BP datiert wird (MCINTYRE et al. 1976; PETERSON et
al. 1979). Uber Probleme des diachronischen Verhaltens der Gletscherschwan-
kungen fiir diesen Zeitabschnitt habe ich friither berichtet (HEINE 1977). Das von
mir entworfene Bild (HEINE 1977) kann nun wesentlich stirker differenziert wer-
den. Den Abbildungen 3 und 4 sind viele Details zu entnehmen. Daher sollen hier
lediglich einige zusammenschauende Ergebnisse vorgestellt werden. Vor ca.
25 000 BP waren die letzteiszeitlichen Gletscher weitgehend abgeschmolzen. Ver-
mutlich existieren nur noch in Kanada Reste des laurentischen Eises. Ob in den
Gebirgen Skandinaviens Inlandeisreste um 30 000 - 25 000 BP lagen, kann zur
Zeit nicht beurteilt werden, doch deuten viele Befunde aus den nordischen Lin-
dern darauf, daB die tiefer gelegenen Gebiete eisfrei waren. Wenn dennoch der
Meeresspiegel zwischen 30 000 und 25 000 BP weiter absank, so kann dieser Um-
stand durch einen verstirkten Eisaufbau in der Antarktis (und der Arktis?) er-
klidrt werden. Auch ist zu bemerken, daf3 die Meinungen iiber den Meeresspiegel-
stand zwischen ca. 35 000 und 25 000 BP sehr unterschiedlich sind (GEYH et al.
1979). Ab ca. 30 000 BP werden vermutlich wieder Gletscher verstirkt gebildet.
Hinweise auf gréfBere Gletschervorstéfie kommen zuerst aus den tropischen Ge-
birgen (Neuguinea: LOFFLER 1972; peruanische Anden: MERCER et al. 1977;
Hawaii: PORTER 1979) und den ektropischen Gebirgen (Alpen; Siid-Chile:
MERCER 1978; PORTER 1981b; China: WANTI et al. 1980; Japan: HIRAKAWA
1977; Neuseeland : PORTER 1975; Brooks Range/Alaska: HAMILTON et al. 1975;
Sibirien: ZUBAKOV 1975; KIND 1975; Kaukasus: TSERETELI et al. 1976). In den
zuvor genannten Gebirgen liegen die maximalen Gletschervorstéfle des Zeitrau-
mes 30 000 - 8 000 BP in der Regel zwischen 22 000 - 20 000 BP bzw. 18 000 BP.
Auch die Siidrdnder der Inlandeise Nordamerikas und Skandinaviens haben ihre
Maximalausdehnung, die zugleich auch die gréf3te Eisausdehnung der gesamten
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letzten Eiszeit (Stadium 5 bis 2) darstellt, zwischen 22 000 und 20 000 BP. Die
grofite Absenkung des Meeresspiegels wird ebenfalls fiir diese Zeit angenommen.
Um 18 - 17 000 BP ist der Michigan-See-Lobus und um 16 - 15 000 BP sind die
Miami-Huron- und Scioto-Erie-Loben stirker zuriickgewichen (DREIMANIS
1977). Ahnliche Verhiltnisse zeichnen sich auch fiir den Sitdrand des skandinavi-
schen Eises in Polen ab (GALON 1980). Um 15 - 14 000 BP riickt das laurentische
Eis im Siidden wieder etwas vor; im Nordwesten jedoch erst gegen 13 - 12 000 BP
(ANDREWS 1973). Abweichend vom Inlandeis verhalten sich die Gletscher-
schwankungen in den pazifiknahen Gebirgen Nordamerikas; dort tritt das Glet-
schermaximum um 14 000 BP auf (THORSON 1980; CLAGUE er al. 1980; DREIMA-
NIS et al. 1975; DENTON 1974). In Siid- Chile gibt es erst um 13 000 BP einen er-
neuten kleineren Gletschervorstofl (MERCER 1978; PORTER 1981b). Sehr deutlich
wird hier das diachronische Verhalten der Gletscherschwankungen (vgl. Abb. 2
und 3).

Die maximalen Gletscherstinde des Isotopen-Stadiums 2 sind in bestimm-
ten Gebieten der Erde erst um 10 000 - 8 000 BP. Das trifft fiir die arktischen Ge-
biete des laurentischen Eises in Nordkanada (ANDREWS 1973) zu, wie auch fiir
Baffin Island (FILLON et al. 1981; NELSON 1980), Nordost-Gronland (HJORT
1981) und vielleicht auch fiir Spitzbergen (SALVIGSON et al. 1981). Ganz eindeu-
tig war zwischen ca. 25 000 und 10 000 BP das Klima zu kalt und niederschlags-
arm, um dort einen stirkeren Gletschereisaufbau zu bewirken. Gleiches gilt auch
fiir die ariden Randtropen (Mexiko: HEINE 1975, 1977).

2.2. Folgerungen

Allein aufgrund des diachronischen Verhaltens wie auch der differenzierten
maximalen Ausdehnung von Gebiet zu Gebiet kdnnen die Gletscherschwankungen
der Gebirge und der Inlandeise nicht a priori fiir weiterreichende Interpretationen
herangezogen werden (vgl. HEINE 1977). Erst wenn es gelingt, die Gletscher-
" schwankungen hinsichtlich ihrer Ursachen fiir jedes einzelne Gebiet zu erkliren,
diirfen sich weitergehende Folgerungen daran anschlieBen. Ausdriicklich sei darauf
hingewiesen, da} es eine letzteiszeitliche Maximalvergletscherung nic ht gab,
sondern daf3 die maximalen Gletscherstinde gebietsweise stark differierten in der
Weise, dal die maximale Gletscherausdehnung nicht zeitlich korrelierbar ist. Auch
sei vermerkt, dafl maximale Gletscherstdnde nicht mit der gréBten Temperatur-
absenkung einhergehen miissen und da maximale Gletscherstinde nic ht mit
anderen geowissenschaftlichen Befunden korreliert werden diirfen (z.B. Seespie-
gelstinde, Meeresspiegelschwankungen, Vegetationsentwicklung, Bodenbildung,
Sauerstoff - Isotopen - Kurven, Sedimentationsraten, etc.). Wiederholt wurde daher
gefordert, die in gewisser Weise parochialen Wiirm/ Weichsel/ Wisconsin- Gliede-
rungen (z.B. die nordwesteuropiische Temperaturkurve nach VAN DEN HAMMEN
et al. 1967 oder die Klimakurve aus Westgrénland nach DANSGAARD et al. 1971)
nicht unkritisch zu akzeptieren (HEINE 1977, 1980; MERCER 1978; BOWEN 1980).
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Ein einfaches Modell in Anlehnung an BRYSON & WENDLAND (1967) zeigt
das Gletscherverhalten bei relativ abrupten Klima#nderungen (Abb. 5; vgl. auch:
TERASMAE 1973, 204 und DOUGLAS 1980, 35). Aufgrund der Zusammenschau
paldoklimatischer Indikatoren aus dem Nordatlantik geben RUDDIMAN & MCIN-
TYRE (1981) ein Modell fiir die Deglaziation der nordhemisphérischen Eisschilde
zwischen 18 000 und 5 000 BP (Abb. 6). Beide Modelle jedoch kdnnen nicht dazu
beitragen, die vielen offenen Fragen der letzteiszeitlichen Vergletscherungen
(120 000 - 8 000 BP) zu beantworten. Weder diirfen wir die Erkenntnisse iiber die
Deglaziation zwischen 18 000 und 5 000 BP (RUDDIMAN et al. 1981) auf frithere
Phasen der Deglaziation iibertragen, noch die Verhiltnisse aus dem Nordatlantik
auf andere Gebiete der Erde ausdehnen. Die Erkenntnisse der Antarktisfor-
schung kénnen und sollten fiir die Eiszeitforschung von besonderer Bedeutung
sein (vgl. STUIVER et al. 1981; DENTON et al. 1981), doch diirfen sie nicht dazu
verleiten, aktualistische Modelle zu bilden. Einige Fragen sollen in diesem Zu-
sammenhang aufgeworfen werden.

Wie ist zu erkldren, daB die maximalen GletschervorstéBe weltweit vor
» 30 000 BP (vermutlich um 75 000 BP) auftraten? Ausnahmen scheinen nur die
atlantiknahen Siidrinder der nordhemisphérischen Inlandeise zu machen, wo die
grofte Eisausdehnung um 22 000 - 18 000 BP auftrat. Und wie erklirt sich, daf3
die maximale Eisausdehnung (um 75 000 BP?) nicht mit der maximalen Meeres-
spiegelabsenkung zusammenfi#llt? Daran schlieit sich die Frage an, warum die
Gletschervorstéfe eines bestimmten Gebietes nicht immer wieder die gleichen
glazialmorphologischen Formen schufen? Nur KIND (1975) hat bisher fiir das
Werchojansk - Gebiet in seinem Diagramm der Gletscherschwankungen auf die
Ausbildung amphitheaterartiger Endmorinenziige hingewiesen, die allein die
Gletschervorst6e zwischen ca. 22 000 und 15 000 BP charakterisieren. Ahnliche
Verhiltnisse sind jedoch fiir andere Gebiete zu vermuten. Muf3 daher nicht gefol-
gert werden, daB} beispielsweise die verschiedenen letzteiszeitlichen Gletschervor-
stéBe des laurentischen Eises unterschiedlichen klimatischen (?) und glaziologi-
schen Ursachen zuzuschreiben sind? Hatten die frithen Eisvorst6fe (z.B. um
75 000 BP) dort auch einen mehrere tausend Meter m4chtigen Inlandeiskuchen
gebildet oder waren mehrere flachere Eiskérper vorhanden (vgl. SHILTS et al.
1979), die zudem nicht in der Lage waren, bedeutende glazigene Formen (Zun-
genbecken, Endmorénen- Amphitheater, Sander, Urstromtiler) zu bilden? Wa-
ren allein die Inlandeise in der Zeit zwischen 25 000 und 8 000 BP als michtige
Eiskalotten ausgebildet? Und war daher auch der Mechanismus der Deglaziation
ein ganz anderer als derjenige #lterer Gletscher? War nicht zuletzt erst als Folge
der Entwicklung zwischen 120 000 und 30 000 BP die Bildung der méchtigen In-
landeise moglich? SchlieBlich erfolgte der Eisaufbau und der Eisabbau in einer so
kurzen Zeitspanne, so daf3 die Verhdltnisse der Spit- Wiirm/Weichsel/ Wiscon-
sin- Eisschilde nicht mit den Verhiltnissen der rezenten Eiskappen Grénlands
und der Antarktis vergleichbar sind (vgl. FLOHN 1979a). Die Sauerstoffisotopen-
isotopen-Kurven sowohl des grénldndischen als auch des antarktischen Eises be-
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legen ein Alter derselben, wie es fiir die Inlandeise Nordamerikas und Skandina-
viens niemals bestanden haben kann. Aktualistische Modelle helfen bei der Er-
kldrung der angesprochenen Fragen nicht weiter. Nicht-aktualistische Modelle
miissen somit entwickelt werden.

Es dridngt sich die Vermutung auf, da zumindest gebietsweise wihrend der
letzten Kaltzeit (Isotopen-Stadien 5d bis 2) groBere Gletscherbildungen unter-
schiedlichen thermodynamischen Bedingungen (i.S. von SCHUMSKII 1965) zuzu-
schreiben sind; an der Bildung von Gletschereis kénnen ndmlich sehr unter-
schiedliche Prozesse der Metamorphose wirksam werden, je nachdem es sich um
trockenen (kalten) oder nassen Schnee handelt (WILHELM 1975). Allein die
schon hiufig belegte Anderung der Bewegungsrichtung des Eises weist auf die
Existenz ungleicher Eiskorper zu verschiedenen Zeiten (Baffin Island : ANDREWS
et al. 1972, 307; Keewatin-Eisschild : SHILTS et al. 1979; Skandinavisches Inland-
eis: LIEDTKE 1975; antarktisches Eis: DREWRY 1980). Es ist daher zu priifen,
welches Bild der Erde hinsichtlich der Paldogeotkologie wir zu Beginn des letzten
groflen Eisakkumulationsstadiums (Isotopen-Stadium 2) rekonstruieren kén-
nen. Kennen wir die Ausgangssituation (Stadium 3), so mu8 auch das Verstind-
nis fiir die Bildung der letzten grofien Inlandeise besser werden.

3. Beispiel : Isotopen-Stadium 3 (Mittelwiirm/ Weichsel-Wisconsin - Inter stadial)

Oft ist die Frage gestellt worden, ob das Isotopen-Stadium 3 (Mittel-
Wiirm/ Weichsel/ Wisconsin) auf der Nordhemisphire ein Interglazial oder ein
Interstadial reprisentiert (DREIMANIS et al. 1975). Dieses Problem kann hier
nicht ausfithrlich diskutiert werden. Anhand ausgewihlter Befunde soll lediglich
auf einige Merkmale des Stadiums 3 hingewiesen werden, die den besonderen
Charakter dieser Zeitspanne betonen.

Abb. 7 zeigt Spiegelschwankungen ausgew#hlter Seen aus verschiedenen
Erdteilen. Bisher sind nur von wenigen Seen die letzteiszeitlichen Spiegelschwan-
kungen auch fiir die Zeit vor » 30 000 BP erfafit. Aus dem Fezzan (PETIT-MAIRE
et al. 1980), aus Siid- Australien (BOWLER 1978; BOWLER et al. 1976), aus Athio-
pien (GASSE et al. 1978) und aus Arabien (MCCLURE 1978) liegen Beobachtun-
gen vor, die die Zeit vor > 40 000 BP betreffen. Abgesehen von dem Abhé-See in
Athiopien, dessen Datierung der Seespiegel iiber die 14C - Datierungsmoglichkei-
ten hinaus auf Interpolationen beruht, scheint aufgrund der Seespiegelschwan-
kungen vor ca. 40 000 - 50 000 BP bis ca. 90 000 BP kein Hinweis auf pluviale
Verhiltnisse zu bestehen; somit kann unter allem Vorbehalt vermutet werden,
daB die Zeit zwischen ca. 85 000 und 50 000 BP keine giinstigen Voraussetzungen
fiir hohe Seespiegel bot. Auffillig dagegen ist der Nachweis von teilweise extrem
hohen Seespiegeln aus verschiedenen Regionen der Erde zwischen ca. 50 000 und
ca. 20 000 BP. Auch wenn lokale hydrogeologische Faktoren als nicht zu ver-
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Abb. 7: Spiegelschwankgungen ausgewahltéf Scen aus verschiedenen Erdteilen.

zu vernachlidssigende Steuerungsmechanismen der Seespiegelfluktuationen be-
riicksichtigt werden (vgl. STREET 1980), so zeigen dennoch viele Seen der tropi-
schen und vor allem subtropischen Gebiete Hochstidnde an, wie sie entweder seit
ca. 20 000 BP nicht mehr oder nur noch kurzzeitig im frithen Holozé4n erreicht
worden sind.

Allein aufgrund der Kurven iiber die Seespiegelschwankungen hebt sich das
Isotopen-Stadium 3 von allen anderen Stadien (5-2) der letzten Kaltzeit ab. Die
besonderen Verhiltnisse der Seen des Stadiums 3 werden auch — neben dem Be-
fund iiber die Spiegelstinde — durch weitere Beobachtungen belegt. GASSE &
DELIBRIAS (1976) kénnen klar belegen, da3 die hohen Seestdnde des Abhé-Sees
zwar hinsichtlich ihrer Ausdehnung gleich waren, jedoch sich andererseits auf-
grund ihrer physikochemischen und biologischen Ziige klar voneinander unter-
scheiden (Abb. 8). Sie charakterisieren somit unterschiedliche Kombinationen
der Klimaelemente.

Eine Zusammenstellung der Vegetationsverdnderungen tropischer Gebirge
(FLENLEY 1979) fiir die letzten 33 000 Jahre zeigt vertikale Bewegungen der ver-
schiedenen Vegetationshéhenstufen; zwischen 33 000 und 30 000 BP waren die
Waldgrenzen um durchschnittlich 700 m gegeniiber heute erniedrigt; zwischen
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Abb. 8: Seespiegelschwankungen und prozen- Temperaturschwankungen sind aus & 0'5-Ver-
tuale Veridnderungen tropischer und kithles Kli- #nderungen von Tiefsee-Bohrkernen abgeleitet
ma anzeigender Diatomeen des Abhé-Sees (nach  unter der Annahme, daB die & 018-Werte Paldo-
GAsSE & DELIBRIAS, 1976, 568). Eisvolumina widerspiegeln.

30 000 und 27 500 BP stiegen sie ein wenig an, um dann wieder abzufallen. Zwi-
schen 18 000 und 15 000 BP lagen sie am tiefsten (ca. 1000 m tiefer als heute, in
extremen Fillen bis 1700 m niedriger) nach 15 000 BP stiegen die Waldgrenzen
wieder stark an und erreichten — mitunter zwischen 14 000 und 10 000 BP leicht
oszillierend — um 8000 BP oft den h6chsten Wert, der iiber dem gegenwértigen
liegen konnte.
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Das Isotopen-Stadium 3 fillt zum gréBten Teil mit dem Mittel - Wisconsin -
Interstadial zusammen, das in Nordamerika am Siidrand des laurentischen Rest-
eiskodrpers, der bis 46° nordlicher Breite in das St. Lawrence- Tiefland reichte, in
die Zeit zwischen ca. 65 000 und 23 000 BP datiert wird (DREIMANIS 1979). In der
nordatlantischen Kiistenebene der USA scheinen zumindest zwischen 32 000 und
28 000 BP die Vegetationsverhiltnisse den holozinen vergleichbar gewesen zu
sein. (SIRKIN et al. 1980) und DREIMANIS (1979) weisen darauf hin, daB3 im zen-
tralen British Columbia im Mittel- Wisconsin ebenfalls Temperaturen erreicht
werden, die den gegenwirtigen entsprachen. Fiir Mexiko habe ich schon wieder-
holt dargelegt (HEINE 1980), da3 zwischen ca. 30 000 und 25 000 BP die Tempe-
raturen mit den heutigen vergleichbar waren.

Die hier in Auswahl vorgestellten Befunde fiir das Stadium 3 mégen sich auf
den ersten Blick widersprechen: Inlandeis in Nordamerika, herabgedriickte Ve-
getationshéhenstufen in den tropischen Gebirgen, ein um ca. 40 m abgesenkter
Meeresspiegel auf der einen Seite und Hinweise auf ”interglaziale” Temperaturen
aus Nordamerika und Mexiko, warm- feuchte Klimaverhiltnisse anzeigende Dia-
tomeen im Abhé-See und ein weltweiter Gletscherriickgang auf der anderen Sei-
te. Vor diesem Hintergrund erscheinen die Paldotemperaturkurven, die aufgrund
der 6§ 018-Veridnderungen in Tiefseebohrkernen ermittelt worden sind (Abb. 9),
4uferst problematisch.

Aktualistische Modelle helfen nicht, die scheinbaren Widerspriiche aufzu-
hellen. Die Forderung nach nicht-aktualistischen Modellen hat somit ihre Be-
rechtigung. Nicht-aktualistische Modelle kénnen aber nur entwickelt werden,
wenn die Verdnderungen der Ozeane, der Inlandeise und Gletscher, der Vegeta-
tion, der Geomorphodymamik, der Pedogenese und der Atmosphére zeitlich
exakt erfafit und damit in Bezug gesetzt werden kénnen (vgl. HECHT et al. 1979;
BOWEN 1980), doch ”.. as FAEGRI (1950) said ’Palaeoclimatology suffers from
the disadvantage that those who can judge the evidence (biologists, geologists,
etc.) cannot judge the conclusions, and those who can judge the conclusions (me-
teorologists) cannot judge the evidence’.” (zit. nach BIRKS 1981).

4. Nicht-aktualistische Modelle in der Geomorphologie

”Davis’s great mistake was the assumption that we

know the processes involved in the development of

land forms. We don’t; and until we do we shall be ig-

norant of the general course of their development.”

(LEIGHLY, 1940, zit. nach BRUNSDEN et al. 1979, 463)

Fiir jede Kombination von Umweltfaktoren gibt es — durch entsprechende
morphodynamische Prozesse festgelegt — eine Tendenz, mit fortschreitender
Zeit charakteristische Landformen zu bilden (vgl. BRUNSDEN et al. 1979). Geo-
morphodynamische Systeme sind jedoch stindig Verdnderungen hinsichtlich der
Umweltfaktoren, die das System steuern, oder endogenen (strukturellen) Instabi-
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Abb. 10: Rdumliche Ordnung der geomorphologischen Prozekombination fiir drei zeitliche Schnit-
te des Spatquartirs. Die Darstellungen sind stark hypothetnsch
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Abb. 11: Modell des raumzeitlichen Wandels der geomorphologischen Prozesse fiir zentralmexikani-
sche Vulkanlandschaften wihrend des Spitquartirs. Endogene Vorgidnge (Vulkanismus etc.) bleiben

unberiicksichtigt.
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Abb. 12: Modell des raumzeitlichen Wandels der geomorphologischen Prozesse fiir die Kalahari (ca.
22°30’E) wihrend des Spédtquartirs.
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Abb. 13: Modell der Barranca-Bildung (auf der Grundlage von COOKE &REEVES, 1976, 16) fiir zen-

tralmexikanische Vulkanlandschaften. Links: Rezente Verhiltnisse. Rechts: Spitpleistozine und

frih-/mittelholoziine Verhiltnisse. Offensichtlich gleiche Barrancaformen kénnen das Ergebnis ver-
schiedener Kombinationen von Ausgangsbedingungen und Umweltverinderungen sein.

litdten ausgesetzt; dies kann zu geringer, aber auch zu vélliger Verdanderung des
Systems in Zeitabschnitten von 102 - 105 Jahren fiihren (vgl. BRUNSDEN et al.
1979).

Die Ausfiithrungen iiber die letzteiszeitlichen Gletscherschwankungen wie
auch die anderen paldogeo6kologischen Verhiltnisse belegen eindrucksvoll, daf3
wihrend der letzten 105 Jahre bedeutende Verdnderungen der die geomorphody-
namischen Prozesse bedingenden Umweltfaktoren auftraten. Die Veranderungen
kénnen zum Teil sehr abrupt (GréBenordnung von 102 Jahren) auftreten
(FLOHN 1979b; WOILLARD 1979; HEINE 1982). Die Verdnderungen lassen sich
keineswegs durch eine horizontale und/ oder vertikale Verschiebung der rezenten
geomorphodynamischen Zonen (Regionen) erkliren. Die geomorphodynami-
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schen Systeme dnderten sich in Raum und Zeit a u c h inhaltlich. Das erschwert
natiirlich die Kldrung der paldogeographischen Verhéltnisse.

In der deutschsprachigen geomorphologischen Literatur stellt m.W. ROH-
DENBURG (1970) als erster ein nicht-aktualistisches Modell vor. 1970 schrieb
ROHDENBURG, der Mangel an ”facts”, der im wesentlichen auf dem Fehlen einer
Feinstratigraphie beruht, verbietet die Fortfiihrung seiner hypothetischen Erdrte-
rungen. Auch heute fehlt es noch an ”facts” (HECHT et al. 1979; BIRKS 1981;
DENTON et al. 1981; DREIMANIS 1979, 1980; FLOHN 1980; u.v.a.m.). Dennoch
soll in einfachen Kartendarstellungen modellhaft die rsumliche Ordnung der geo-
morphologischen ProzeSkombinationen fiir drei zeitliche Schnitte des Spatquar-
tars (ca. 28 000 BP, ca. 17 000 BP und ca. 2000 BP) aufgezeigt werden (vgl. HA-
GEDORN et al. 1974), wie sie sich aufgrund unserer derzeitigen Kenntnis rekon-
struieren lassen (Abb. 10). .

Ob die Darstellungen iiber die rdumliche Ordnung der geomorphologischen
ProzeBkombinationen bei der Erkldrung charakteristischer Landformen Hilfe
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leisten, kann nur bedingt bejaht werden. Beispiele aus meinen Arbeitsgebieten in
Mexiko und dem siidlichen Afrika sollen fiir die Uberpriifung der Darstellungen
herangezogen werden.

Das Schema des klimamorphologischen Formenwandels in Raum und Zeit
fiir zentralmexikanische Vulkanlandschaften (vgl. HEINE 1980) zeigt, daf dort
wihrend des Spitquartirs Stabilitidtszeiten und Aktivititszeiten in Raum und
Zeit stark variieren; die Aktivitdtszeiten sind einerseits zeitlich begrenzt — in Ab-
hingigkeit von Klimafluktuationen vorwiegend hygrischer Art, andererseits aber
herrschte in der ”periglazialen” Hoéhenstufe wihrend des Spadtquartirs fast
durchgehend eine Aktivititszeit, die in sich wieder differenziert werden kann
(”periglaziale” Prozesse und glaziale Prozesse). Aus Abb. 11 geht hervor, daB
ein Vergleich (aktualistisches Prinzip) der geomorphodynamischen Prozesse und
Prozefilkombinationen der Gegenwart mit denen bestimmter Abschnitte des
Jungquartirs (Glazialzeit, Interstadialzeit) nicht moglich ist.

Abb. 12 stellt ein Modell des raum-zeitlichen Wandels der geomorphologi-
schen ProzeSkombinationen fiir die Kalahari dar. Auch dort sind die geomor-
phologischen Regionen inhaltlich wihrend verschiedener Abschnitte des Jung-
quartirs nicht mit den aktuellen Verhiltnissen vergleichbar bzw. erklirbar.

Zum SchluB} sei schliefilich anhand eines Modells der Barranca-Bildungen
im zentralmexikanischen Hochland auf die durch den Menschen verursachten
Verinderungen der geomorphologischen ProzeSkombinationen hingewiesen.
Mit dem aktualistischen Modell der Barranca- Bildung lassen sich nicht die Bar-
rancas des Spitpleistozins und Friih-/Mittel-Holozidns erkliren (Abb. 13).
Uber die Beziehungen zwischen Mensch und geomorphodynamischen Prozessen
in Raum und Zeit habe ich an anderer Stelle berichtet (HEINE 1976, 1978).

Wenn meine Ausfithrungen dazu beitragen, die Erkenntnis zu férdern, daf3
frithere Landschaftszustinde zumeist nicht mit den gegenwirtigen vergleichbar
sind und dafB wir daher den Mut haben miissen, nicht-aktualistische Modelle zu
bilden, kénnen sicherlich manche Widerspriiche — gerade in der geomorphologi-
schen Forschung — geklidrt werden.

Summary

Will Quaternary research lead to non-actualistic models in geomorphology?

As present relief is not primarily the product of contemporary processes; according to many Ger-
man geomorphologists, climatogenetic geomorphology has to identify former relief generations.
Furthermore, its results should best be verified by comparison with modern climatomorphic zones.
As a result of a great deal of detailed Quaternary research over recent years, and in particular the ad-
vent of radiocarbon dating, pollen and coleoptera analysis, oxygen isotope and sea-level studies, as
well as geomorphologic and sedimentologic work, there have been great advances in our understan-
ding of the character, extent and chronology of changes in the physical environment during the Last
Ice Age. Based on some considerations concerning mountain glacier and ice sheet fluctuations during
the Last Ice Age, and concerning lake level changes during the last 40.000 years, the author assumes
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that in order to find a master key to past environments by which we may interpret the evolution of
landforms, explain the origin of correlative deposits, and estimate the rate at which segments of the
earth’s surface evolved, we have to develop non-actualistic models unlike any that exist today.
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