 7.Geologische Zeitmessung 

Geologische Prozesse sind im Experiment wegen der langen Prozessdauer nicht nachvollziehbar. Anhand der Spuren, welche sie in der Erdkruste hinterlassen (geologische Evidenz) müssen sie rekonstruiert werden. Es liegt an der Dynamik der Prozesse, dass sie einen Teil ihrer Spuren selbst zerstören. Deshalb ist die zur Verfügung stehende Evidenz diskontinuierlich in Raum und Zeit. Um ganze (meist zyklische) Prozesse zu verfolgen und zu verstehen, muss die räumlich getrennte Evidenz für Prozess-Stücke zeitlich korreliert werden, d.h. das Alter einer Prozess-Spur in einem bestimmten Gestein muss mit dem Alter anderer Spuren in anderen Gesteinen verglichen werden. Physikalisch-chemische Prozesse, wie der Zerfall radioaktiver Isotope, biologische Prozesse wie die Evolution der Organismen, und Prozesse im Erdinnern, wie die Umpolung des Erdmagnetfeldes, laufen im Prinzip zeitlich unabhängig von den geologischen Prozessen ab und hinterlassen ihre eigenen Spuren im Gestein (Zeitmarken). Diese Zeitmarken verschiedenen Typs müssen zu einem einheitlichen System der Zeitrechnung (Chronostratigraphie) integriert werden. Um die Genauigkeit der Zeitrechung zu verbessern und um sich der weltweiten Gleichzeitigkeit der Zeitabschnitte zu vergewissern, verwendet man zusätzlich noch eine Reihe von Signalen  im Gestein, welche weiträumige Klima- und Meeresspiegelschwankungen hinterlassen haben.

Der Zerfall radioaktiver Isotope liefert sog. absolute Zeitbestimmungen in Jahren (eng. yr. BP, years before present), die evolutiven Prozesse liefern relative Zeitbestimmungen, d.h. von einer bestimmten Zeitmarke ist nur bekannt ob sie älter oder jünger ist als andere Zeitmarken (z.B. Leitfossilien). Signale der wechselnden chemischen Zusammensetzung der Ozeane sind nur vor dem Hintergrund einer absoluten Zeitskala als Zusatzinstrument brauchbar, weil das einzelne Signal als solches nur innerhalb sehr beschränkter Zeitabschnitte identifiziert werden kann.

Die Zeitrechnung der Erdgeschichte stützt sich primär auf die Abfolge der Fossilien, Reste von Organismen, welche sich durch evolutive Prozesse verändern (Biostratigraphie). Das relative Alter jedes einzelnen Fossils wird aus seiner Lage relativ zu andern im geschichteten Gesteinsverband ermittelt (Abfolge der geschichteten Gesteinskörper = Lithostratigraphie). 

Die Ablagerungen sind immer unvollständig: Grosse Zeitabschnitte bleiben in den Schichtfugen und Diskordanzen verborgen. Je seichter die Ablagerungsbedingungen (Wassertiefe) des Sedimentes, desto grösser die Bedeutung von Schichtlücken. Während Schichtung und Veränderung des Sediments von Schicht zu Schicht lokale Bedingungen abbilden, findet die evolutive Veränderung der Organismen in Räumen statt, welche dem Verbreitungsareal neuer Arten entspricht und deshalb weiträumige Vergleiche und Korrelationen zulässt. Marines Plankton und verdriftete Schalen von Kopffüssern haben besonders weiträumige Verbreitungsgebiete (Standardzonierungen) aber alle Organismen sind auf kleinere oder grössere Lebensräume beschränkt. In verschiedenen Faunenprovinzen oder Klimagürteln ersetzen bestimmte Arten andere im gleichen Typ von Lebensraum. Man braucht deshalb parallele Biostratigraphien (Biozonierungen) für jeden Lebensraum und jede Provinz um alle Fazies-Bereiche datieren zu können. Die Nomenklatur der Zeiteinheiten trägt den fundamentalen Unterschieden von Lithostratigraphie und Biostratigraphie Rechnung in dem sie die hierarchischen Begriffe streng trennt und neutralen (chronostratigraphischen) Zeiteinheiten gegenüberstellt als gemeinsamer Nenner aller relativen stratigraphischen Datierungsmethoden:
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Empfehlungen zur Handhabung der stratigraphischen Nomenklatur siehe Eclogae (66/2 p. 479-492: 1973). Lithostratigraphische Einheiten (Inventar Länderweise im stratigr. Lexikon) sind definiert durch ein Typprofil an einer Typlokalität und tragen normalerweise deren Namen ("Birmensdorf Schichten"). Biozonen ("range zone") sind definiert durch die Ausdehnung der fossilen Art deren Namen sie trägt (Index-Art) im Vergleich zur Ausdehnung anderer Arten (in einem Typ-Profil). Oft benützt man eine gleichzeitige Verbreitung mehrerer Arten zur Definition von Zonen ("assemblage-zone"), das gehäufte Auftreten einer Art (Akme-Zone) oder die Zeitspanne während welcher zwei Arten mit verschiedener oder sich überschneidender Lebensdauer gemeinsam  resp. einzeln auftreten (Teil-Zone, "partial range zone"). Die chronostratigraphischen Einheiten, insbesondere die Stufe, werden durch ein Typprofil an einer Typlokalität (Stratotyp) definiert. Weil die klassischen Stratotypen (aus fossilreichen Lokalitäten hervorgegangen) fast alle unvollständig sind, wird immer die Basis des Stratotyps als Basis der Stufe definiert, die Basis des folgenden Stratotyps als Basis der folgenden Stufe. Fehlende Zeitspannen zwischen Stratotypen müssen mit Milfe der Biozonierungen an Parastratotypen (Hilfslokalitäten) ausgemessen werden. Chronostratigraphische Einheiten müssen mit feineren bio- oder chemostratigraphischen Einheiten messbar sein, wenn sie einen praktischen Sinn für die Zeitrechnung (Korrelierbarkeit) haben sollen. Räumlich getrennte Schichtserien werden aufgrund ihres Inhalts an Leitfossilien in Biozonen eingeteilt; ihre Einteilung wird untereinander korreliert. Der Fossilinhalt der zu datierenden Schichten muss deshalb durch direkte oder indirekte Korrelation mit dem Fossilinhalt des Stratotyps einer Stufe vergleichbar sein.

7.2.Biostratigraphie (Evolution, Methodik, Auflösungsgenauigkeit) 

Laut allgemeiner Evolutionstheorie entstehen dauerhafte Änderungen des Erbgutes als Auswahl (Selektion) zufälliger, also ungerichteter Inhomogeneitäten im Erbgut einer Fortpflanzungsgemeinschaft (Population). Je kleiner die Population, desto grösser die Chance, dass durch Selektion bevorzugte Merkmale in der ganzen Population überhand nehmen. Zwei Modellvorstellungen stehen sich heute feindlich gegenüber: Entweder greift die Selektion hauptsächlich auf dem Niveau der Individuen ein und verändert die Population graduell und gerichtet im Lauf der Zeit (Gradualismus) oder die Stabilität des Erbguts gerät in einer Population aus den Fugen, es entsteht in kurzer Zeit eine neue Art mit einem neuen, stabilen Erbgut ohne bestimmte Richtung. Die Selektion setzt auf dem Niveau der Art an und eliminiert die Arten, welche sich in ungünstiger Richtung entwickeln und kann so Arten auslesen, welche progressiv angepasst werden (Punktualismus). In beiden Fällen resultieren gerichtete Veränderungen des Organismus im Lauf der Zeit, welche als Zeitmass benutzt werden können.

Die Fossilien zeigen allmähliche, gerichtete Veränderungen im Lauf der Zeit in der Morphologie ihrer Hartteile oder Sprünge von einer Struktur zur andern ohne Übergang. Die Phänotypie der Organismen ist aber nur ein unvollkommener (und weitgehend unverstandener) Spiegel ihres Erbguts: In Einzelfällen ist nachweisbar, dass "Sprünge" in der Morphologie an Schwellenwerte von kontinuierlich veränderbaren Merkmalen gebunden sind. Die Morphogenese der Hartteile, ihre Konstruktion, ihr konzertiertes Wachstum und seine Steuerung, ihre Funktion (durch die ganze Ontogenese hindurch) und ihre Grenzen in der Abwandlung sind heute noch weitgehend unbekannt. Deshalb kann die Paläontologie zur Überwindung der Spaltung in der Evolutionstheorie nur insofern beitragen, als sie mit dem Argument der "Lessepsian migration" (Wanderung von Arten durch den Suez-Kanal) einsichtig machen kann, dass sich punktuell entstandene Arten schnell genug ausbreiten um an entgegengesetzten Enden ihrer geographischen Verbreitung innerhalb einer "Assemblage-Zone" von ca 1 Mio. Jahre scheinbar gleichzeitig auftreten zu können. Für eine gradualistische Interpretation müsste noch ein Mechanismus gefunden werden, welcher eine synchrone Änderung der Morphologie über das ganze Areal der Art erklären könnte.

Wir interpretieren als sogen. Entwicklungsreihe zeitlich aufeinander folgende, sehr ähnliche Arten deren Änderung im Lauf der Zeit irreversibel gerichtet abläuft, deren Richtung der Änderung im Sinne einer Anpassung einsichtig ist (Ausprägung von funktionellen Merkmalen, Akzeleration [Verkürzung der Jugendstadien] und Grössenwachstum) oder durch Analogien als funktionell belegt werden kann. Solche Entwicklungsreihen sind die genauesten Zeitmesser für eine detaillierte Zonenstratigraphie. Das Auflösungsvermögen der Methode ist begrenzt durch die "Least Significant Difference" (LSD) biometrischer Mittelwerte morphologischer Merkmale benachbarter Arten bei optimaler stratigraphischer Auflösung.

Bei empirischem Gebrauch von Arten oder Faunen, welche in vielen, unabhängigen Sedimentfolgen in der gleichen Reihenfolge auftreten, hängt das biostratigraphische Auflösungsvermögen der Methode mit der Definition der palaontologischen Arten zusammen. Das gilt besonders für die planktonischen Organismen mit ihrer funktionell bedingten Beschränkung der Morphologie. Immerhin ist die gegenseitige Kontrolle der parallelen Biozonierungen mit verschiedenen Organismengruppen (im Plankton: Nannoplankton, Radiolarien, Foraminiferen etc.) so gross, dass die Alterseinteilungen auch ohne evolutionstheoretischen Unterbau auf empirischer Basis in der Praxis zuverlässig funktionieren. Durch die Kombination aller empirischen und evolutiv begründeten Biozonierungen entsteht die allgemeine relative Zeitrechnung der Erdgeschichte deren "Sekundenzeiger'' als kleinste Messeinheit die Biozone kennt (im Mittel 1 Mio. Jahre Dauer). Die relative Zeitskala wird in Abschnitten von ca. 10 Mio. J. mit den Methoden der absoluten Altersbestimmung geeicht und bildet so die Basis zur Geschwindigkeitsberechnung langfristiger geologischer Prozesse.

7.3.System-Stratigraphie

Dieser Begriff, von Berger und Vincent 1981 eingeführt, bezeichnet die methodische Kombination verschiedener chemischer und physikalischer Signale ("Chemostratigraphie", "Magnetostratigraphie") im Sediment zur weltweiten Untergliederung biostratigraphisch datierter Einheiten um mindestens eine Grössenordnung. Voraussetzung zum Gebrauch der Signale ist ein Verständnis der Prozesse. Nur das Prozessverständnis erlaubt, Signale von weltweiter Bedeutung von Signalen, welche von regionalen oder lokalen Ereignissen hervorgerufen werden (Unterscheidung von "signal and noise") zu unterscheiden. Wichtigster Auslöser von Signalen sind die Meeresspiegelschwankungen durch Volumenänderung der mittelozeanischen Rücken. Sie bewirken Änderungen des Wärmehaushalts der Meere durch unterschiedliche Rückstrahlung der Wärme (Albedo) und damit Klimaschwankungen. Während der Eiszeiten wird der Meeresspiegel durch den Entzug von Wasser aus dem Wasserkreislauf in den Eiskappen der Pole abgesenkt und das Albedo erhöht (klimatische Rückkoppelung). Chemostratigraphische Signale von weltweiter Gleichzeitigkeit sind vor allem die Karbonatzyklen (Arrhenius 1952) und die O-Isotopen-Zyklen (Emiliani 1955) in den Tiefseesedimenten. In Kombination mit den Signalen des wechselnden Magnetfeldes der Erde und mit der Biostratigraphie bilden sie die Zeitskala vor allem für Jungtertiär und Quartär. Eine detaillierte Zeitrechnung für die neueste Erdgeschichte ist für die Modellierung langfristiger ozeanischer Prozesse und für die Beurteilung heutiger, weltweiter ökologischer Mechanismen (CO2 Problem, Klima-Verschiebungen und -Voraussagen) sehr willkommen. Die chemische Zusammensetzung von Meerwasser als Ausgangspunkt chemostratigraphischer Signale im Sediment wird verändert durch 1. Änderung der Zufuhr von Stoffen und Energie, 2. Veränderung der Verteilung der Stoffe im Wasserkörper oder 3. Veränderung der Schranken zwischen offenem Ozean und Reservoiren.

1. Die Zufuhr von Stoffen (Na, C, Ca, Si und Nährstoffe) wird durch erhöhte Erosion auf dem Land während Regressionsperioden verstärkt. Transgressionen führen zu Nährstoffarmut der Ozeane und senken deren Produktivität. Ein Drittel des Ca-Budgets wird zusätzlich durch die hydrothermale Aktivität der mittelozeanischen Rücken geliefert während wesentliche Teile des Nährstoffs P durch die Ausfällung hydrothermal geförderter metallischer Verbindungen in der Tiefsee frei werden. 

2. Die Verteilung der Stoffe im Wasserkörper hängt ab von seiner Geometrie (Bathymetrie, Relief und Lage der Beckenränder in Bezug auf Coriolis-Kräfte) und seiner Dynamik (Strömungsmuster) welche ihrerseits durch das Klima (Dichte bestimmt durch T und Salinität, über Verhaltnis Verdunstung/Niederschlag gesteuert) bestimmt wird. Die Verteilung der Stoffe spiegelt sich in einem geographischen Muster unterschiedlicher Fruchtbarkeit ("fertility") des Ozeans, welche sich umsetzt in Muster der Produktion und Erhaltung von Hartteilen der Meeresorganismen (z.B. Senkung der Ca-Lysokline bei hoher Ca-Schalenproduktion im Plankton). Wo Tiefenwasser in ein Ozeanbecken einfliesst, reichern sich CO2, Si und Nährstoffe am Boden an; O2 am Boden wird verbraucht. Wo Tiefenwasser ausfliesst, ist das Sediment Calcium-reich und Nährstoff-arm; O2 wird nachgezogen ohne aufgebraucht zu werden.

3. Temporäre Reservoire sind u.a. die Eiskappen der Pole, arktisches Brackwasser, konzentrierte Salzlösungen ("brines" im Mittelmeer oder Roten Meer) sowie fossile Salzlagerstätten, Vegetationsdecke und feste Karbonate auf dem Land und am Meeresboden sowie Kohlenwasserstoffe in Böden und Sedimenten. Auf- und Abbau solcher Reservoire kann rasch genug erfolgen um Signale zu produzieren: Für spürbare Klimaänderungen durch CO2-Zunahme in der Atmosphäre werden heute nur 30 - 50 Jahre veranschlagt. Ein Abbau der Eiskappen welche 3% des Ozeanwassers binden, kann einen Meeresspiegelanstieg von 1 - 10cm/yr produzieren. Diese Zufuhr ist stark genug um die Dichte-Verteilung im Wasserkörper so zu verlagern, dass Strömungsmuster im Tiefenwasser verändert werden. Unterbruch oder Verbindung zwischen Ozeanbecken (Situation Gibraltar) kann ähnliche Effekte haben, besonders wenn schweres, salzreiches Wasser ausfliesst (Mittelmeer im Messiniano, Südatlantik im Aptien). Perioden weitverbreiteter O2-Armut am Ozean-Boden (Ocean anoxic events') wirken als CO2-Reservoir und senken den CO2-Druck in der Atmosphäre. Prozesse dieser Art bewirken alle weltweite Klimaänderungen welche ihre Spuren im Sediment hinterlassen. 

Stabile Isotope

Urey hat vor 30 Jahren gezeigt, dass das Isotopenverhältnis 160/180 bei Ausfällung von CaCO3 aus wässeriger Lösung temperaturabhängig ist. Epstein et al. 1953 leiteten von diesem chemischen Gesetz eine Methode ab, mit welcher die Temperatur einer Kalkschale im Moment ihrer Mineralisation bestimmt werden. Die Schreibweise 16/18O bezeichnet die Abweichung des 18O-Gehaltes vom 18O-Gehalt eines Standartwertes (z.B. durchschnittliches Ozeanwasser) als Teil dieses Standartwertes in pro mille:

18O= 18O/16O (Muster) - 180/16O (Standard) (b) 18O/16O (Standard)

Wenn das Isotopenverhältnis in Probe und umgebendem Wasser nur t abhängig ist bezeichnet man das ausgefällte Karbonat als im Gleichqewicht mit der Lösung. Biologische Mineralisation von Hartteilen verändert die Beziehung je nach biologischem Mechanismus der Schalenbildung, sowie in Abhängigkeit vom Kristalltyp (Argonit-Calcit) und wohl auch vom Mg-Gehalt der Kristalle. Deshalb ist der sog. Vitaleffekt in jeder Organismengruppe verschieden. Symbiose beeinflusst den Vitaleffekt zusätzlich nach Massgabe ihrer (lichtgesteuerten und damit tiefenabhängigen) Umsatzgeschwindigkeit. Je schneller und je komplexer die biologischen Reaktionen desto stärker die Auswahl der leichten Isotope. Mollusken mit Aragonitschalen sind wegen ihrer auf der Körperoberfläche stattfindenden Mineralisation der Schale am ehesten mit dem Meerwasser im Gleichgewicht und werden sich deshalb für Temperaturmessungen am besten eignen. Saisonale Schwankungen der Zusammensetzung des Meerwasser werden ebenfalls in den Schalen manifestiert.

Das Ausgangsverhältnis der O-Isotopen im Meerwasser ändert sich ebenfalls: Der Verdunstungsvorgang bevorzugt die leichten Isotope 160 und reichert die schweren 180 im Wasser an, gleichzeitig mit NaCl . Schnee und Eis sind nochmals leichter als Regenwasser. Deshalb haben die Ozeane während der Vereisungen einen 18O-Überschuss, während der Zwischeneiszeiten ein 18O- Defizit. Bei gleicher T in der Tiefsee spiegelt die Änderung des Isotopenverhältnisses im Lauf der Zeit das Niederschlagsdefizit der Eiszeiten. Schalen von planktonischen Organismen von der Meeresoberfläche und Benthos vom Grund des Meeres im Sediment sind getrennt zu messen. T-Effekt an der Oberfläche und Klima-Effekt am Boden sind nicht genau gleichzeitig und lassen Rückschlüsse auf Umwälzgeschwindigkeiten der Ozean-Wassermasse zu.

Die Zyklen in der Schwankung der 18/16 O Messwerte während der Eiszeiten sind asymmetrisch ("Sägezahn"-Messkurven): langsame "Abkühlung" und rasches "Aufwärmen". Durch ein rasches Vordringen der niedrig salinen, leichten Schmelzwasser bis in subtropische Breiten an der Oberfläche der Ozeane muss sich durch die Schichtung des Wassers die Dynamik der Wasserkörper ändern und damit einen noch weitgehend unverstandenen klimatischen Rückkopplungsmechanismus in Gang setzen der den Wechsel beschleunigt (wichtig für das CO2-Problem).

Die Isotopenverhältnisse 12C/13 C in Karbonatschalen liefern Werte die schwieriger zu interpretieren sind. Trotz temperaturabhängiger Fraktionierung dieser Isotope ist der Vitaleffekt grösser und komplexer weil das C-Reservoir im Körper der Organismen kleiner ist als das O-Reservoir (Wassergehalt des Körpers). C wird deshalb häufiger und spezifisch unterschiedlicher umgesetzt als O. Die C-Isotopenverhältnisse spielen vor allem in der voreiszeitlichen Stratigraphie eine Rolle.

Riffe und Karbonatplattformen und entziehen dem Tiefseeboden Karbonat durch Lösung (Dissolutions-zyklen im Pazifik}. Der Prozess wird durch Änderungen in der Fertilität, des CO2Drucks der Atmosphäre und der T im Bodenwasser in gegensätzlicher Weise beeinflusst.

Im Atlantik sind die Kalkgehalt-Zyklen gegenläufig zu denen im Pazifik: Während der Kaltzeiten, bei tiefem Wasserstand erhöht sich der Anteil des terrigenen Sedimentes und verdünnt die biogen produzierte Menge des Kalks in der Tiefsee (Dilutions-Zyklen).
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