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Zusammenfassung I

Zusammenfassung

Die heute steilstehende, frithmesozoische Pogallo Stérungszone bildet die strukturelle Grenze
zwischen der Ivrea Zone und der Strona-Ceneri Zone im westlichen Teil der Siidalpen. Das
Alter der Storungszone korreliert mit der E-W gerichteten Krustenausdiinnung wihrend der
Entwicklung eines passiven Kontinentalrandes am siidostlichen Rand der mesozoischen
Tethys. Innerhalb der ca. 1 km breiten, amphibolitfaziell angelegten Pogallo Stérungszone
nimmt die Intensitit der Deformation von NW nach SE zu und konzentriert sich am Siidrand
der Storungszone, wo griinschieferfazielle Mylonite und Kataklasite die Pogallo Linie bilden.
Die urspriinglich als sinistrale Schrigabschiebung angelegte Stérung wurde wéhrend der
Alpinen Orogenese in eine subvertikale Orientierung rotiert, so daf3 im Geldnde ein Anschnitt
subparallel zur Transportrichtung entstand.

Die enge rdumliche und zeitliche Assoziation mylonitischer und kataklastischer Deformation
einer kontinuierlichen Deformationsphase ermoglicht es, das Verformungsverhalten und die
gesamtgesteinschemischen Prozesse im Ubergangsbereich zwischen sproder und viskoser
Deformation detailliert zu untersuchen. Um den Zusammenhang zwischen der Entstehung und
Entwicklung von Schwichezonen, dem Einflu} fluider Phasen und dem Festigkeitsverhalten
in der oberen und mittleren Kruste zu verstehen, ist eine Kombination verschiedener Arbeits-
methoden aus der Petrographie, Strukturgeologie und Gesamtgesteinschemie hilfreich.
Besonderes Interesse gilt den Wechselwirkungen zwischen der strukturellen und
mechanischen Beschaffenheit des Gesteins, dem Deformations- und Alterationsstil sowie der
Entwicklung der Scherfestigkeit der Gesteine wéhrend der Deformation.

Der Schwerpunkt der strukturgeologischen Untersuchungen liegt auf der Gefiigeentwicklung
von C’-Scherflichen in unterschiedlichen MaBstiben. Die gegenseitigen Uberprigungsbezie-
hungen der Scherflichen lassen vermuten, daf} sie als Scherbriiche unter hohem Winkel zur
mylonitischen Foliation nukleieren, antithetisch in eine Orientierung subparallel zur mylo-
nitischen Foliation rotieren und dabei zunehmend breiter werden und mehr Verformung
akkommodieren.

Wihrend sich der Winkel zwischen den Scherflichen und der mylonitischen Foliation ver-
ringert, wechselt das Deformationsverhalten entlang der Scherflichen von sprode zu viskos.
Gleichzeitig nimmt die lokale Gesteinsfestigkeit zu und erreicht unmittelbar vor der Anlage
neuer Scherflichen ein Maximum. Die zyklische Nukleation und Rotation der Scherflichen
kann moglicherweise mit einer lokalen Fluktuation in der Festigkeit von Myloniten nahe dem
sprod-viskosen Ubergang assoziiert werden. Die Ahnlichkeit der Scherflichengefiige in unter-
schiedlichen Betrachtungsmafstiben ist ein Hinweis darauf, da die Anlage und die
progressive Delokalisierung der Verformung entlang der rotierenden Scherflichen auch in
groBeren MaBstidben (mehrere 10er m) mdoglich sein kann.
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Die gesamtgesteinschemischen Analysen an Myloniten und Kataklasiten der Pogallo Linie
belegen einen syndeformativen Massentransport, der mit dem jeweiligen Deformationsstil der
Tektonite korreliert werden kann. Die geringen Massenverluste (ca. 5 Gew.%) in den Mylo-
niten sind iiberwiegend auf die Abfuhr von SiO, zuriickzufiihren. Der Einsatz sproder Defor-
mation im Zentrum des Pogallo Mylonitgiirtels geht mit advektivem Massentransport und
Druckentlastung einher und ermoglicht die Ausscheidung von Quarz aus einem SiO;-reichen
Fluid. Diese deutliche Zufuhr an SiO; und K,O in den Kataklasiten spricht fiir T-abwiirts (hin
zu niedrigeren Temperaturen) flieBende Fluide. Eine Abschitzung der Fluidmenge wihrend
der Kataklase ergibt Fluid/Gesteinsverhiltnisse von bis zu 1400 : 1. Verschiedene Beobach-
tungen weisen darauf hin, da} die Fluide wéhrend der Entwicklung der Stérungszone wie-
derholt suprahydrostatische, und teilweise auch nahezu lithostatische, Driicke erreicht haben.

Ein Vergleich der unterschiedlichen Alterationsstile in Myloniten und Kataklasiten der
Pogallo Linie belegt unterschiedliche Eigenschaften von FluidflieBen und Massentransport in
mittel- und oberkrustalen Scherzonenbereichen. Wihrend die erhohte Permeabilitit der
Kataklasite einen advektiven Fluidfluf und effektiven Massentransport erlaubt, ist in den
Mpyloniten nur eine geringfiigige Alteration zu beobachten. Das 1dBt auf eine geringe
Permeabilitit der Mylonite und damit auch einen geringen Fluiddurchsatz schlieen.
Vermutlich konnen die mittelkrustalen Mylonite als ‘Fluidbarrieren’ fungieren, wohingegen
bruchhafte Deformation in der oberen Kruste kanalisiertes FluidflieBen ermdoglicht.
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1.1 Einleitung

Aufgrund des mechanischen Verhaltens von Gesteinen in der Erdkruste 146t sich diese in zwei
Bereiche teilen (Brace & Kohlstedt, 1980; Sibson, 1977, 1983). Im oberen Krustenabschnitt
dominiert bruchhafte Deformation, die entlang diskreter Flichen lokalisiert ist. In diesem
Bereich sind sprode Deformationsmechanismen, d.h. dilatative Prozesse wirksam, die iiber-
wiegend vom Umgebungsdruck abhingen (Sibson, 1982, 1983). Die Gesteinsfestigkeit wird
in der oberen Kruste durch die Gesetze fiir Bruch- und Reibungsverhalten beschrieben
(Coulomb-Navier). Mit zunehmender Tiefe wird die tiberwiegend sprode Deformation von
iiberwiegend viskoser Deformation abgelost; diese ist nicht mehr vom Druck, sondern vor
allem von Temperatur und Verformungsrate
abhingig. Fiir den mittleren und unteren Krusten- Feigel —
bereich gelten viskose FlieBgesetze, da hier
Dislokationskriechen und Diffusionskriechen
vorherrschen und das mechanische Verhalten der

Kataklasite

Gesteine bestimmen. Scholz (1990) unterscheidet

Tiefe
=

diese beiden Bereiche bruchhafter und viskoser
Verformung in Schizosphire und Plastosphére
(Abb. 1.1).

j22)
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¢
Abb. 1.1: Schematisches Tiefen-Festigkeits-Dia- Pt é
gramm des sprod-viskosen Ubergangs und des damit 2

assoziierten Festigkeitsmaximums (vereinfacht nach
Shimamoto, 1989).

Der Wechsel von Sprodbruch zu viskosem FlieBen findet vermutlich nicht abrupt, d.h. entlang
einer kontinuierlichen Fliche, statt (Kirby, 1980; Carter & Tsenn, 1987; Ross & Lewis, 1989).
Vielmehr wird ein halbsproder (semi-brittle) Ubergangsbereich angenommen (Abb. 1.1), in
dem sprode und viskose Mechanismen gleichzeitig aktiv sind (Scholz, 1988, 1989; Shima-
moto, 1989). Diesem Ubergangsbereich wird auch die durchschnittliche Tiefenausdehnung
seismischer Aktivitidt (Sibson, 1977, 1982) sowie das Festigkeitsmaximum (Abb. 1.1) der
Lithosphédre zugerechnet (Brace & Kohlstedt, 1980). Bei normalem geothermischen
Gradienten liegt die Basis der seismogenen Zone in der kontinentalen Kruste bei etwa 20 km
(Sibson, 1986). Unterhalb 20 km verhilt sich die Kruste weitgehend aseismisch (Chen &
Molnar, 1981; Sibson, 1986; Strehlau, 1986).

Da der sprod-viskose Ubergang fiir verschiedene geologische Fragestellungen iiberaus bedeu-
tend ist, wurden im Rahmen dieser Studie zwei thematisch unterschiedliche Problem-
stellungen gewdhlt, um einen moglichst groBen Bereich offener Fragen zu adressieren. Der
strukturgeologische Teil der Arbeit widmet sich der Gefiigeentwicklung im sprod-viskosen
Ubergangsbereich, wihrend die gesamtgesteinschemischen Analysen auf die Untersuchung
von Fluidmigration und Massentransport in sprod-viskosen Scherzonen ausgerichtet sind.
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Die Anlage und Entwicklung von Scherflichen wird oft dem spéten Stadium einer anfangs
duktilen Scherung (Platt & Vissers, 1980; Lister & Snoke, 1984; Passchier, 1984; Blenkinsop
& Treloar, 1995) nahe dem sprod-viskosen Ubergang zugerechnet (Shimamoto, 1989). Die
Entwicklung von Scherflichengefiigen scheint eng mit den Prozessen der Mylonitisierung
verkniipft zu sein (Berthé et al., 1979a,b; Gapais & White, 1982). Viele Autoren (z.B. Berthé
et al., 1979a,b; Platt & Vissers, 1980; White et al., 1980; Gapais & White, 1982) bringen die
Anlage von Scherfldchen mit der Akkommodation gro3er Verformungen bei relativ niedrigen,
griinschieferfaziellen Temperaturen in Verbindung.

Unklar ist aber, welche Prozesse und Deformationsmechanismen die Anlage und Entwicklung
von Scherflichen begleiten, und welchen Einflu3 Inhomogenititen und Kompetenzkontraste
auf ihre geometrische Ausbildung haben. Auch fand die Frage nach einem moglichen Einfluf3
der Scherflichenanlage und -entwicklung auf die lokale Festigkeit der Gesteine in diesem
Ubergangsbereich bisher wenig Beachtung. Eine weitere, wichtige Frage ist, ob die
Lokalisierung von Verformung nahe dem sprod-viskosen Ubergang ein episodisches
Phinomen ist, wie das in theoretischen Uberlegungen (Hobbs et al., 1986; Hobbs & Ord,
1988) und experimentellen Studien (Shimamoto, 1989) vorgeschlagen wird.

Es ist bekannt, daB3 Fluidbewegungen héufig an Storungszonen gebunden sind (z.B. McCaig,
1987; Dipple & Ferry, 1992) und dort eine mafBgebliche Rolle fiir die Alteration und den
Massentransport spielen (O’Hara & Blackburn, 1989; Bailey et al., 1994; Oliver, 1996; Streit
& Cox, 1998). Nicht ginzlich geklart ist, welchen Einflu der Deformationsstil auf die
Ausbildung von verschiedenen Alterationsmustern und Fluidwegsamkeiten innerhalb der
Scherzonen hat. Offen ist auch die Frage, ob sich die rekonstruierte FlieBrichtung von fluiden
Phasen mit dem jeweiligen Deformationsstil der Storungszone korrelieren 146t.

Die mechanische Rolle von Fluiden wihrend der Deformation wird nach wie vor diskutiert.
So konnen Fluide einerseits zur Herabsetzung der Gesteinsfestigkeit fithren, indem sie
Diffusionskriechen (Cox & Etheridge, 1989) oder die synmetamorphe Alteration zu
rheologisch weicheren Mineralphasen ("reaction softening"”, White & Knipe, 1978; Wintsch
et al., 1995) begiinstigen. Andererseits konnen Fluide zur Erhohung der Festigkeit im Gestein
beitragen, indem sie als advektives oder diffusives Medium Stérungszonen versiegeln (Rutter,
1972; Sibson, 1986; Streit, 1998). Unklar sind auch die Bedingungen, unter denen
Storungszonen als Fluidbarrieren oder als Fluidkanile fungieren.

1.2 Fragestellung und Zielsetzung

Die Schwerpunkte des Projektes, in dessen Rahmen diese Dissertation angefertigt wurde, kon-
zentrieren sich auf die Untersuchung von Verformungsstrukturen und Alterationsmustern
nahe dem sprod-viskosen Ubergang, sowie den physikalischen und chemischen Prozessen in
diesem Bereich. Die Zielsetzungen dieser Studie lassen sich wie folgt zusammenfassen:
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e Eine detaillierte Aufnahme der Verformungsstrukturen in den amphibolit- und
griinschieferfaziellen Gesteinen der Pogallo Storungszone dient als Basis fiir die Analyse
der Scherflichengeometrie. Es gilt die Faktoren und Parameter zu charakterisieren, die zur
Ausbildung von Scherflichen fithren und beispielsweise die Fragen zu kldren, ob sich
mylonitische und bruchhafte Scherflichen gleichzeitig oder nacheinander anlegen, und
welchen Einflu3 Heterogenitéten auf die Verformungsgeometrie der Scherflichen haben.

e Um die kinematische und mechanische Rolle der Scherflichen besser zu verstehen, sollen
die Prozesse und Deformationsmechanismen charakterisiert werden, die die Anlage und
Entwicklung der Scherflichen begleiten. Die strukturellen Untersuchungen erstrecken sich
auf mehrere BetrachtungsmaBstibe und verschiedene Lithologien, um eine mogliche Uber-
tragbarkeit der Ergebnisse zu iiberpriifen. In diesem Zusammenhang ist auch die Frage
interessant, wovon die Ausbildung und Entwicklung von Scherfldchen abhingt (Tempe-
raturverdnderungen, z.B. wihrend des uplifts oder Verdnderungen in der Verfor-
mungsrate?).

¢ Gesamtgesteinschemische Untersuchungen sollen kldren, ob und in welchem Mafe entlang
der Pogallo Linie Fluidmigration und Massentransport stattgefunden haben. Es gilt zu
kldren, ob ein Zusammenhang zwischen dem Alterationsstil, dem Deformationsstil (kata-
klastisch oder mylonitisch) und den Eigenschaften von Fluidmigration und Massen-

transport in mittel- und oberkrustalen Bereichen einer Scherzone besteht.

e Es gilt herauszufinden, welchen Einfluf die Deformationsmechanismen auf die Perme-
abilitdt der Gesteine und die Wegsamkeiten der fluiden Phasen haben. Auch soll geklart
werden, ob die rekonstruierte FlieBrichtung der Fluide mit den Alterationsmustern und dem
Deformationsstil korreliert werden kann und welche Rolle Fluide am sprod-viskosen
Ubergang spielen konnen.

e SchlieBlich soll basierend auf den im Rahmen dieser Studie gewonnenen Ergebnissen
diskutiert werden, welchen moglichen Einflul Verformungsstrukturen und Porenfluid-
driicke nahe dem sprod-viskosen Ubergang auf die lokale Festigkeit des Gesteins haben

konnen.

Um Antworten auf die offenen Fragen zu suchen, ist die Pogallo Storungszone hervorragend
geeignet. Aufgrund ihrer tektonometamorphen Entwicklungsgeschichte ist davon auszugehen,
daB die Pogallo Storungszone wihrend ihrer Aktivitit den sprod-viskosen Ubergang durch-
laufen und dabei Verformungsstrukturen ‘aufgezeichnet’ hat, die diesen Bereich charakterisie-
ren. Des weiteren ist die regionale, kinematische und tektonometamorphe Entwicklung dieses
Krustenabschnitts umfassend erforscht, und die Gefiige der Pogallo Storungszone haben nur
eine schwache alpine Uberprigung erfahren (Handy, 1987). Aufgrund der alpinen Rotation
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des Pogallo Storungssystems ist der heutige Erosionsschnitt subparallel zur Transportrichtung
aufgeschlossen (Handy, 1987).

1.3  Geologischer Rahmen

Das Arbeitsgebiet liegt am westlichen Rand der Siidalpen, wo der Siidalpenbogen aus seiner
E-W Erstreckung in eine N-S Orientierung umbiegt (Abb. 1.2). Dieser Teil des siidalpinen
Grundgebirges erstreckt sich iiber Norditalien und Teile der siidlichen Schweiz und besteht
aus zwei tektonisch und lithologisch unterschiedlichen Einheiten, der Ivrea Zone im NW und
der Strona-Ceneri Zone im SE (Abb. 1.3). Nach Siiden und Osten werden diese beiden
Einheiten von spitpaldozoischen und mesozoischen Sedimenten iiberlagert. Im Norden und
Westen bildet die tertidre Insubrische Linie die Begrenzung zu den nordlich folgenden
Penninischen und Ostalpinen Decken.

Arbeits-
gebiet

Domodossola ®

CH ltalien

/ g
/
10 km ! + 9 CH
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’
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Abb. 1.2: Geographische Karte der Region. Die Ivrea Zone und die Strona-Ceneri Zone werden von
vier tektonischen Lineamenten getrennt bzw. begrenzt: die Pogallo Linie (PL), die Cossato-Brissago-
Mergozzo Linie (CMBL), die Insubrische Linie (IL) und die Cremosina Linie.

Im nordwestlichen Teil der Ivrea Zone dominieren Metabasite mit Einschaltungen ultra-
basischer Linsen, nach SE treten verstirkt Paragneise auf (Abb. 1.3). Am SE-Rand der Ivrea
Zone, nahe der Grenze zur Strona-Ceneri Zone, iiberwiegen biotitreiche, amphibolitfazielle
Paragneise mit Einschaltungen boudinierter Pegmatite und Aplite. Die Strona-Ceneri Zone
wird im wesentlichen aus Paragneisen, Schiefern und granitoiden bis tonalitischen Ortho-
gesteinen aufgebaut (Abb. 1.3). Den Grenzbereich zwischen den beiden NE streichenden
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Einheiten bildet die sogenannte Cossato-Mergozzo-Brissago Storungszone (Boriani & Sacchi,
1973; Boriani et al., 1990), die von den subvertikal orientierten, amphibolit- bis griinschiefer-
faziellen Myloniten und Kataklasiten des Pogallo Storungssystems tiberprigt wird (Boriani,
1970; Handy, 1987).

Der kartierte Geldndeabschnitt im unteren Val Grande, nahe dem Lago Maggiore, zeigt ein
Profil durch die knapp 1 km breite, steilstehende Pogallo Storungszone. Die Pogallo-Tekto-
nite verlaufen subparallel zu der Foliation und der Stoffbdnderung der siidlichen Ivrea Zone,
schneiden jedoch die planaren Gefiige der Strona-Ceneri Zone diskordant (Boriani et al.,
1977).

- Arbeits-

/ Domodossola @

_- gebiet

Strona-Ceneri Zone

+ 11— Granitoide

@__ Gneise and Schiefer
Ivrea Zone

vV v 1— Vulkanite

'__Ultramafische und
_| _mafische Intrusiva

— 1 Metasedimente

Abb. 1.3: Geologische Ubersichtskarte der westlichen Siidalpen (modifiziert nach Zingg, 1983) mit
deren lithologischen Einheiten und tektonischen Elementen.

1.3.1 Tektonometamorphe Geschichte der Pogallo Stoérungszone

Die amphibolit- bis griinschieferfaziellen Mylonite der Pogallo Stérungszone (PSZ) iiber-
pragen den Kontakt zwischen der Ivrea Zone (IZ) im NW und der Strona-Ceneri Zone (SCZ)
im SE (Boriani & Sacchi, 1973; Boriani et al., 1977). Die Tektonite des Pogallo Stérungs-
systems (PDFZ in Handy, 1987) erfassen die biotitreichen Schiefer und Paragneise am
Siidrand der Ivrea Zone auf einer Breite von knapp 1 km und verlaufen subparallel zu deren



1. Einleitung 6

Foliation. Diskordant dazu verlduft die Hauptfoliation der Strona-Ceneri Zone (Boriani et al.,
1977).

Die Gefiigeentwicklung und die synkinematischen Mineralvergesellschaftungen innerhalb der
Pogallo Storungszone zeigen sowohl parallel als auch senkrecht zum Streichen der Tektonite
einen graduellen Trend in der Entwicklung der PT-Geschichte an (Handy, 1987). Im nordost-
lichen Abschnitt der Pogallo Storungszone (Val Pogallo) sind von Handy (1986, 1987) hoher
temperierte (amphibolitfazielle) Deformationsgefiige beschrieben worden als im SW (griin-
schieferfaziell im Val d’Ossola). Innerhalb der Pogallo Storungszone nimmt die Intensitit der
Verformung von NW nach SE zu und konzentriert sich an deren Siidrand in einem knapp 40
m breiten griinschieferfaziellen Mylonitgiirtel, der Pogallo Linie (PL) (Handy, 1987). Im
kartierten Abschnitt des Val Grande (Kap. 2.1) iiberpriagen die Tektonite der Pogallo Linie
retrograd die amphibolitfaziellen Mylonite der Pogallo Storungszone. Innerhalb der Pogallo
Storungszone sind, ebenso wie in den Myloniten der Pogallo Linie, iiberwiegend sinistrale
Schersinnindikatoren ausgebildet.

Das Alter der Pogallo Stérungszone wird nach wie vor diskutiert. Wihrend die Pogallo-
Mylonite frithpermische mafische Ginge (Boriani & Sacchi, 1973) und Granitoide (Handy,
1987) tiberpriagen, werden die Mylonite selbst von tertidren sproden Storungen geschnitten,
die mit der Insubrischen Linie in Zusammenhang stehen (Handy, 1987). Aus einer
Kombination radiometrischer Abkiihlalter (K-Ar, Rb-Sr Gesamtgestein, Hunziker, 1974) und
abgeschitzter Temperaturbedingungen wéhrend der Pogallo-Deformation (Handy, 1987) 146t
sich fiir die Aktivitdat der Pogallo Storungszone ein Bereich von 180 bis 230 Ma ermitteln
(Handy, 1987; Zingg et al., 1990; Handy & Zingg, 1991). Die griinschieferfazielle
Deformation entlang der Pogallo Linie ist nicht dlter als 180 Ma, da die Temperaturen
innerhalb der Ivrea Zone zu dieser Zeit auf unter 300 + 50°C abgekiihlt waren (Handy, 1986).
Dieses Alter korreliert mit der E-W gerichteten frilhmesozoischen Krustenausdiinnung
wihrend der Entwicklung eines passiven Kontinentalrandes am siidlichen Rand der
mesozoischen Tethys (Hodges & Fountain, 1984; Handy, 1987; Schmid, 1993). Das Pogallo
Storungssystem ist eng verkniipft mit der Heraushebung urspriinglich unterer bis mittlerer
Kruste des siidalpinen Grundgebirges in flachere und niedriger temperierte Bereiche.

Abschitzungen fiir den Versatz entlang der Pogallo Storungszone reichen von 7 bis 13 km
(Handy, 1987) parallel zur Abtauchrichtung der Mineralstreckungslineare. Die 7 km geben
den minimalen Versatz wieder, der anhand ausgelidngter Quarzkorner unter der Annahme von
simple shear bestimmt wurde (Handy, 1986). Die 13 km Versatz beruhen auf einer Korrektur
der von Boriani & Sacchi (1973) mittels eines versetzten Amphibolitbandes abgeschitzten 11
km (Handy, 1987).



1. Einleitung 7

1.3.2 Kinematische Entwicklung der Pogallo Stérungszone

Die Entstehungs- und Entwicklungsgeschichte der heute steilstehenden Pogallo Linie wird
kontrovers diskutiert. Die unmittelbar benachbarte Lage von granulitfaziellen Gesteinen der
Ivrea Zone im NW, mittelkrustalen, amphibolitfaziellen Gneisen der Strona-Ceneri Zone und
nichtmetamorphen permischen und mesozoischen Sedimenten im SE veranlaB3te Berckhemer
(1968) und Fountain (1976) zu der Annahme eines zusammenhéngenden Krustenstapels.

Der Grenzbereich zwischen der Ivrea Zone und der Strona-Ceneri Zone wird von der Pogallo
Linie iiberprigt, die als eine urspriinglich flach bis moderat einfallende Abschiebung interpre-
tiert wird (Abb. 1.4), welche durch spitere Rotation steilgestellt wurde (Hodges & Fountain,
1984; Handy, 1986, 1987; Schmid et al., 1987). Paldiomagnetische Daten von vermutlich
oligozdnen Andesitgingen im NW der Ivrea Zone implizieren, daf ein Teil der Rotation post-
Oligozin stattfand (Schmid et al., 1989). Das nach SE gerichtete Abtauchen des
geophysikalischen ,,Ivrea-Korpers® ist nach Schmid et al. (1987) ebenfalls auf eine
Kombination aus frithmesozoischer Krustenausdiinnung und alpiner Subduktion und
Orogenese zuriickzufiihren.

heutige Erosions-
== 9%~ Hache

| Spur der Pogallo
Linie im Gelande

Abb. 1.4: Blockbild des frithmesozoischen Ivrea-Strona-Ceneri Grundgebirges wihrend der Aktivitit
der Pogallo Stérungszone als sinistrale Schrigabschiebung, entlang derer die Ivrea Zone nach SW
relativ zur Strona-Ceneri Zone herausgehoben wurde. Die Rekonstruktion der urspriinglichen
Orientierung basiert auf einer Riickrotation um 60 bis 85° gegen den Uhrzeigersinn (siehe Text).
Modifiziert nach Handy (1987).

Anderen Autoren (Boriani et al., 1990; Boriani & Villa, 1997) zufolge sprechen die deutlichen
Unterschiede in Deformationsstil und der metamorphen Entwicklung von Ivrea Zone und
Strona-Ceneri Zone gegen eine Interpretation als zusammenhéingenden Krustenstapel. Boriani
et al. (1990) und Boriani & Villa (1997) beschreiben die Pogallo Linie als spétvariscische
Transformstorung, die zum Krustenabschnitt der Strona-Ceneri Zone zu rechnen sei, und
weisen die Interpretation einer urspriinglich flach angelegten und nachfolgend gekippten
Abschiebung zuriick. Demnach sind die subvertikalen Strukturen in der Strona-Ceneri Zone
(Schieferung und stoffliche Binderung) variscischen Ursprungs. Gegen eine Rotation der
Strona-Ceneri Zone, und damit auch der Pogallo Linie, spricht den Autoren (Boriani et al.,
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1990; Boriani & Villa, 1997) zufolge die Tatsache, dafl die Strona-Ceneri Zone zum Zeitpunkt
der frithpermischen Granitintrusion bereits auf griinschieferfazielle Temperaturbedingungen
heruntergekiihlt war. Der nahegelegene Baveno Pluton ist in geringer Tiefe von ca. 100 MPa
intrudiert und kann nach seiner Verfestigung um nicht mehr als 20° verstellt worden sein.

Handy et al. (1999a) fassen zusammen, dafl die pri-Alpinen Deformationsphasen in Ivrea
Zone und Strona-Ceneri Zone weder kinematisch noch zeitlich iibereinstimmen. Vielmehr
rechnen Handy et al. (1999a) die Pogallo Stérungszone der Ivrea Zone zu, da diese iiber weite
Bereiche von der Pogallo-Deformation erfat wird. Die Annahme, die Pogallo Stérungszone
sei als flache Abschiebung angelegt worden, erfordert demnach eine gro3rdiumige Rotation der
Ivrea Zone, und damit auch der Pogallo Storungszone, um deren heutige subvertikale Lage im
Kartenbild zu erkléren.

Anhand struktureller und metamorpher Daten wird eine Rotation des Ivrea-Strona-Ceneri
Grundgebirgssegments wihrend frilhmesozoischer Krustenausdiinnung und tertidrer Riickfal-
tung sowie strike-slip Bewegung entlang der Insubrischen Linie postuliert (Handy, 1987;
Schmid et al., 1987). Die Pogallo Stdrungszone hat folglich als moderat bis flach einfallende,
sinistrale Schrigabschiebung nicht-koaxiale Extension wihrend des jurassischen Riftings
akkommodiert und die Ivrea Zone nach SW bis in Tiefen von 10 km oder weniger heraus-
gehoben (Handy et al., 1999a). Fiir eine Reorientierung der Pogallo Stérungszone in ihre
urspriingliche Lage schitzt Handy (1987) einen Rotationsbetrag von 60° bis 85° im ent-
gegengesetzten Uhrzeigersinn (Blick nach NE) um eine Rotationsachse, die parallel zu dem
nach NE abtauchenden Mineralstreckungslinear verlduft. Ausfiihrliche Diskussion siehe
Schmid et al. (1987) und Handy et al. (1999a).

1.4 Terminologie

1.4.1 Bezeichnung der untersuchten Gesteine

Unter einem ,,Mylonit* versteht man allgemein ein foliiertes Gestein, das meist eine Lineation
und deutliche Anzeichen fiir duktile Deformation aufweist (Bell & Etheridge, 1973; Hobbs et
al., 1976; White et al., 1980; Hanmer & Passchier, 1991). Seit verschiedene Autoren beobach-
tet haben, daf} sich auch in kataklastischen Gesteinen eine Foliation ausbilden kann (House &
Gray, 1982; Chester et al., 1993; Wintsch et al., 1995), ist allerdings Vorsicht bei der Verwen-
dung der Foliation als Zuordnungskriterium geboten. Im Sinne verschiedener Autoren ist die
Entstehung von Myloniten lokal mit herabgesetzter Scherfestigkeit (strain softening) und
homogen verteilter bzw. nicht lokalisierter Verformung assoziiert (z.B. White et al., 1980;
Hanmer & Passchier, 1991). Die typische Feinkornigkeit der Mylonite gegeniiber dem
umgebenden Gestein beruht auf dynamischer Rekristallisation oder Neuwachstum der
Matrixminerale, die in der Regel weicher sind als ein grobkorniges Aquivalent (White et al.,
1980).
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Im Rahmen dieser Studie soll der Begriff Mylonit im Sinne von Schmid & Handy (1991)
verwendet werden. Die Autoren beschreiben Mylonite als foliierte Gesteine innerhalb von
Scherzonen, in denen die meiste oder die gesamte Verformung von Mineralen akkommodiert
wird, die Anzeichen von viskoser Deformation aufweisen. Die Begriffe Ultramylonit und
Ultrakataklasit (Matrixanteil > 90 %) bzw. Protomylonit und Protokataklasit (< 10 % Matrix)
beziehen sich auf die makroskopische Ansprache (Sibson, 1977; House & Gray, 1982) und
haben keinerlei genetische Bedeutung.

1.4.2 Charakteristische Flichengefiige

In Kataklasit- und Mylonitzonen finden sich hiufig sekundidre Flachengefiige. Die
Bezeichnung der Flidchen richtet sich in dieser Studie fiir die Kataklasite (Abb. 1.5) nach
Logan et al. (1979) und fiir die Mylonite (Abb. 1.6) nach Berthé et al. (1979b). R;-Flachen
bzw. Riedel-Scherflichen (Riedel, 1929) sind synthetische Scherflichen, die in einem Winkel
bis zu 45 ° mit der Scherebene (Y-Fliche) einschlieBen konnen. Diese Fldchen sind auch im
Nebengestein zu beobachten. Verglichen mit sekundiren Flachengefiigen in Myloniten ent-
sprechen die R;-Flichen oder C’-Flichen (Berthé et al., 1979b; Vauchez, 1987), Scherbdndern
(White et al., 1980) oder ecc-Flidchen (Platt & Vissers, 1980).

P
X R
P 7 2 ) Ry
-
Y — %
\
N TS
R, =)
R, X
-

Abb. 1.5: Schematische Darstellung zur Bezeichnung der charakteristischen sekundédren Fldchen-
geflige in Kataklasiten (nach Logan et al., 1979).

Parallel zum Scherzonenrand verlaufen die Y-Flidchen. Sie zeigen denselben Schersinn an wie
die iibergeordnete Scherzone. Hinsichtlich ihrer Geometrie entsprechen sie den C-Fldchen der
Mylonite (sieche Berthé et al., 1979a). In Kataklasiten sind hiufig P-Flichen zu beobachten,
vor allem bei hohen Gehalten an Phyllosilikaten (Moore et al., 1989). Im Prinzip stellen die P-
Fliachen keine Scherflichen, sondern eine Plittungsebene dar. Verglichen mit Myloniten ent-
sprechen die P-Flachen den S-Flichen (Berthé et al., 1979a). Die S-Flichen sind schrig zu
den C-Fldchen orientiert und zeigen eine bevorzugte Ausrichtung der Minerale, vor allem der
Phyllosilikate.
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X-Fldchen sind, dhnlich den R1-Flidchen, in einem hohen Winkel (> 45 °) zur Scherebene
orientiert. Sie fallen jedoch im Gegensatz zu den R;-Fldchen nicht mit der Scherrichtung ein,
sondern gegen diese und nehmen eine antithetische Scherung auf. Die X-Fldachen sind nur
dann zu beobachten, wenn grof3e rheologische Kontraste in einer Stérungszone existieren. Der
Versatz entlang synthetisch rotierender Bruchfldchen (book-shelf Mechanismus) eines rigiden
Partikels in weicherer Matrix entspricht der Bewegung auf X-Flédchen.
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Abb. 1.6: Schematische Darstellung der charakteristischen Flachengefiige in Myloniten, zusam-
mengestellt nach Berthé et al. (1979b).

R,-Fliachen sind antithetische Scherfldchen, die einen hohen Winkel zur Scherebene (Y-
Fldche) bilden. Sie sind nur vereinzelt ausgebildet und spielen eine untergeordnete Rolle. In
Deformationsexperimenten an Illit-Storungszonen konnten Moore et al. (1989) beobachten,
dal sich Strukturelemente in einer Orientierung zwischen R, und X als die letzten
Gefiigeelemtente bildeten. Eine gleichzeitige Aktivitit der beiden Fliachen wird nicht
beschrieben. X- und R,-Flichen haben keine charakteristischen Aquivalente in Myloniten.

Fiir die detailliert untersuchten Strukturen in der Orientierung von Scherbdndern soll der
Begriff der ,,C’-Scherfliche” verwendet werden. Im Gegensatz zu dem Begriff des
Scherbandes wird Scherfldche nicht mit Strukturen im cm-Mafstab in Verbindung gebracht,
sondern kann auch ohne Millverstindnisse auf Strukturen groBerer Mallstibe angewendet
werden. Als Abkiirzung oder zur Beschriftung in Skizzen soll ,,C’* verwendet werden, da sich
dieser Begriff nicht auf die Genese sondern auf die Orientierung der Flichen bezieht.

1.43 Zum Begriff ,,sprod-viskos*

In der Literatur hat sich der Begriff ,,sprod-duktil als fester Ausdruck durchgesetzt
(Passchier, 1984; Chester, 1988; Ross & Lewis, 1989), der jedoch problematisch ist, da
genetische und diskriptive Bezeichnungen gemischt werden. Duktilitit ist lediglich ein Mal3
fiir die Fahigkeit eines Materials, homogen bzw. nicht-lokalisiert zu deformieren (Rutter,
1986). Da die Homogenitéit der Verformung stark vom Betrachtungsmal3stab abhingig ist,
sollten keine Deformationsmechanismen mit diesem Begriff assoziiert werden. Der Ausdruck
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,,sprod hingegen wird klar mit Bruchbildung in Zusammenhang gebracht und nimmt damit
Bezug auf Deformationsmechanismen (Schmid & Handy, 1991).

Bei der Beschreibung der Deformation, die ein Gestein erfahren hat, gibt es verschiedene Vor-
gehensweisen. Rein diskriptive Ansétze beziehen sich auf die beobachteten Gefiigeeigen-
schaften und die Homogenitit der Verformung; sie nehmen keinerlei Bezug auf die
Deformationsprozesse. Die genetische Beschreibung der Storungsgesteine hingegen legt die
Identifikation der aktiven Deformationsmechanismen zugrunde. In diesem Zusammenhang
schlagen verschiedene Autoren die Verwendung anderer Begriffe vor, wie frictional-plastic
(Sibson, 1977), brittle-plastic (z.B. Rutter, 1986; Scholz, 1988), oder frictional-viscous (z.B.
Schmid & Handy, 1991; Handy et al. 1999b). Im Rahmen dieser Arbeit soll der Begriff
,,sprod-viskos*“ Verwendung finden. Fiir eine ausfiihrliche Diskussion der Begriffe sei der
Leser auf Handy & Schmid (1991) sowie Handy et al. (1999b) verwiesen.

Es gibt grundsitzlich zwei verschiedene Arten des sprod-viskosen Ubergangs, einen
rdaumlichen und einen zeitlichen. Sind sprode und viskose Deformation gleich alt, so kann
man von einem riaumlichen Ubergang sprechen. Beispielsweise zeigen viele Mylonite hiufig
bruchhaft beanspruchte Klasten in einer viskos deformierten Matrix (White et al., 1980), was
die gleichzeitige Aktivitidt sproder und viskoser Deformationsmechanismen in Myloniten
belegt. Von einem zeitlichen Ubergang hingegen kann man sprechen, wenn viskos defor-
miertes Material spiter bruchhaft iiberprigt wird. Um diese Ubergiinge im Gelinde erkennen
und unterscheiden zu konnen, wird die makroskopische  Aufnahme der
Verformungsstrukturen mit der mikroskopischen Untersuchung und Bestimmung von
Deformationsmechanismen  entlang dieser Gefiige ergidnzt werden. Besondere
Aufmerksamkeit gilt dabei der riumlichen und zeitlichen Assoziation der Strukturen.

1.5 Methodik und Konzeption

Die vorliegende Studie prisentiert eine Kombination verschiedener Arbeitsmethoden. Ziel
dieser Herangehensweise ist es, die Komplexitit und das Zusammenspiel verschiedener
Phinomene oder Mechanismen im sprod-viskosen Ubergangsbereich unter moglichst vielen
Aspekten erfassen zu konnen.

Das Arbeitsgebiet umfafit einen 2 km langen Bachbettabschnitt im unteren Val Grande, der
strukturell und gefiigekundlich kartiert wurde. Die detaillierte Aufnahme des ca. 35 m breiten
Mpylonitgiirtels der Pogallo Linie dient als Grundlage fiir die gesamtgesteinschemischen
Analysen. Wihrend der Gelidndearbeit wurde Probenmaterial mit einem Gesamtgewicht von
ca. 400 kg gewonnen. Knapp 200 kg davon entfallen auf die 16 Gesamtgesteinschemieproben
(Probenbezeichnung Xrf). Fiir die petrologischen und mikrostrukturellen Analysen wurden
insgesamt 151 orientierte Gesteinsproben (Probenbezeichnung Sp und Pg) genommen. Inner-
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halb des sehr kompakten und wenig verwitterten Materials erfolgte die Probennahme teils mit
Hilfe einer 2-Takt-Trennscheibe.

Die strukturelle, geometrische und lithologische Aufnahme der Verformungsstrukturen kon-
zentriert sich iiberwiegend auf die biotitreichen Paragneise der siidlichen Ivrea Zone,
innerhalb derer C’-Scherfliachen in verschiedenen lithologischen Varietiten und Mafstiben
ausgebildet sind. Die Wechsellagerung biotitreicher Paragneise und pegmatitischer Lagen
erlaubt es, den Einflu3 von Kompetenzkontrasten und anderer Parameter auf die Geometrie
der Gefiige zu untersuchen. Um die Deformationsmechanismen zu charakterisieren, die die
Entwicklung der Scherflichengefiige begleiten, wurden deren Mikrogefiige eingehend
analysiert. Die in dieser Arbeit verwendeten Schersinnindikatoren sind SC-Gefiige, C’-
Scherflichen und R;-Riedelflichen. Die Abschidtzung der finiten Verformung und des
Versatzes entlang der C’-Scherflichen wurde nach der Methode von Ramsay & Graham
(1970) vorgenommen (Kap. 3.4.3). Fiir die Mylonite entlang der Storungszone wurden 3D-
Verformungsanalysen durchgefiihrt (Kap. 3.5.2).

Die Matrixpartikel der Ultramylonite und Kataklasite sind in der Regel zu klein, um mit dem
Lichtmikroskop erkannt zu werden. Gezielte Mikrosondenmessungen ergidnzen daher die
Analyse der syntektonischen Mineralparagenesen und ermoglichen die exakte Bestimmung
der Zusammensetzung einzelner Minerale. Spezielle Untersuchungen zur Mineralum- und -
neubildung wurden mit elektronenmikroskopischen Aufnahmen (SEM) ergénzt, um
lichtmikroskopisch nicht zu erfassende chemische Anderungen und Alterationsmuster
aufzuzeigen. Die im folgenden verwendeten Mineralnamen und Bezeichnungen von Misch-
kristallen beruhen teils auf Mikrosondenergebnissen, was jedoch nicht gesondert hervor-
gehoben wird. Die zur Bilanzierung von Massentransport innerhalb einer Scherzone notwen-
digen gesamtgesteinschemischen Analysen an Pogallo-Tektoniten und deren Ausgangsgestein
wurden mit Hilfe der Rontgenfluoreszenzmethode durchgefiihrt.

Die vorliegende Arbeit 148t sich in drei Abschnitte teilen. In Kapitel 2 werden die
grundlegenden Daten der Geldndeaufnahme entlang der Pogallo Linie vorgestellt (Kap. 2.1).
Auf den meso- und mikroskopischen Untersuchungen (Kap. 2.2) basiert die Abschédtzung der
PT-Bedingungen im kartierten Abschnitt des Val Grande (Kap. 2.3). Kapitel 3 beschéftigt sich
mit der strukturellen (Kap. 3.3) und geometrischen (Kap. 3.4) Analyse der C’-Scherflichen,
sowie einer detaillierten Verformungsanalyse (Kap. 3.5). In Kapitel 4 wird das Probenprofil
(Kap. 4.3) vorgestellt, an dem die Massenbilanz der Pogallo-Tektonite (Kap. 4.4)
vorgenommen und durch spezielle Untersuchungen zu deren Alteration (Kap. 4.5) ergéinzt
wurde. Interpretation und SchluBfolgerungen finden sich in Kap. 5. Der Anhang beinhaltet
eine Erldauterung der verwendeten Mineralnamen, eine Aufschlufkarte und eine Probenliste
sowie die detaillierten MeBergebnisse der angewendeten Methoden.
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2 Das Pogallo Storungssystem

2.1 Die Pogallo Storungszone im Val Grande

Im Folgenden werden strukturelle Untersuchungen der verschiedenen Lithologien (Kap.
2.1.1) im kartierten Abschnitt des Val Grande (Kap. 2.1.2) mit besonderem Hinblick auf den
Mylonitgiirtel der Pogallo Linie (Kap. 2.1.3) vorgestellt.

2.1.1 Die Protolithe - Ivrea Zone und Strona-Ceneri Zone

Im unteren Teil des Val Grande (Abb. 2.1) sind zwei lithologische Haupteinheiten aufge-
schlossen, die biotitreichen Schiefer und Paragneise der siidlichen Ivrea Zone (,,Kinzigite®)
und die feldspatreichen Gneise der nordlichen Strona-Ceneri Zone (,,Cenerigneis™). In die
biotitreichen Gneise der Ivrea Zone sind konkordante Pegmatite (0,5 bis 3,0 m michtig) und
Aplite eingeschaltet, die wihrend der Anlage der mylonitischen Foliation boudiniert wurden.
Von NW nach SE nehmen die Pegmatite in Anzahl und GroBe deutlich ab. Untergeordnet
sind den biotitreichen Paragneisen foliationsparallel Hornblendegneise und Amphibolite (dm-
bis m-michtig) eingeschaltet. Vereinzelt konnen Metabasitboudins (2-3 m) beobachtet
werden, die in die biotitreichen Gneise eingeschuppt sind.
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-Abb. 2.1: Geotektonische Karte der Pogallo Stérungszone, unteres Val Grande. Fingetragen sind
MeB- und Probenpunkte zwischen der P* di Velina und der P di Casletto. Der Rahmen markiert den
detailliert aufgenommenen Bereich der lithologischen und strukturellen Grenze zwischen Ivrea Zone
und Strona-Ceneri Zone (Abb. 2.2). Erliuterungen zur Ubersichtskarte siche Abb. 1.3.
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Nach SE schlieBen sich die massigen, feldspatreichen Gneise der Strona-Ceneri Zone an. Bei
diesen Gesteinen handelt es sich um beige Gneise, die sich durch eine ockerfarbene, fleckige
Verwitterung auszeichnen. In diese Gesteine sind konkordante Pegmatite eingeschaltet, die
parallel zur Foliation boudiniert werden. Dieser ,,Cenerigneis” enthdlt im kartierten Gebiet bis
I m groe Xenolithe und Gneisbruchstiicke, die teilweise eine é&ltere Foliation (iiberliefern
(ausfiihrliche Diskussion sieche Handy, 1986). Im direkten Kontaktbereich zu den biotitreichen
Paragneisen der Ivrea Zone ist der Gneis insgesamt heller und zeichnet sich durch einen
hoheren Quarzgehalt aus. Auch zeigen die Gneise in diesem Bereich anastomosierende
Scherzonen im m-Maf3stab (Abb. 2.2).

2.1.2 Die Pogallo-Tektonite

Der kartierte Gelidndeanschnitt des unteren Val Grande (Abb. 2.1) umfaBit einen knapp 1 km
breittn NE-SW streichenden Bereich der Pogallo Storungszone im Ubergangsbereich
zwischen den lithologischen Einheiten der Ivrea Zone und der Strona-Ceneri Zone (Rahmen
in Abb. 2.1). Die Pogallo-Deformation konzentriert sich auf den Siidrand der Ivrea Zone und
erfat teilweise den nordlichsten Randbereich der Strona-Ceneri Zone. Innerhalb der
Storungszone nimmt die Intensitit der Verformung von NW nach SE zu und konzentriert sich
an ihrem siidlichen Rand in einem ca. 35 m breiten Mylonitgiirtel, der Pogallo Linie.

Die mylonitische Schieferung der Pogallo-Tektonite verlduft generell parallel zu der NE-SW
streichenden Foliation der Ivrea Zone und zeigt subvertikales Einfallen nach SE. Die Mineral-
streckungslineare auf den Schieferungsflichen der biotitreichen Paragneise innerhalb der
Pogallo Storungszone tauchen moderat nach NE ab und verlaufen damit parallel zu den
Mineralstreckungslineationen innerhalb der Mylonite der Pogallo Linie (Abb. 2.1). SC- (z.B.
White et al., 1980; Lister & Snoke, 1984) und C’-Gefiige (z.B. Berthé et al., 1979b) sowie
sigmoidal ausgeschwinzte Sigma- und Deltaklasten (Passchier & Simpson, 1986) geben einen
sinistralen Schersinn an.

Innerhalb der Pogallo Stérungszone sind zwischen der P'° di Velina in NW und dem Mylo-
nitgiirtel der Pogallo Linie im SW mehrfach Zonen lokalisierter Verformung zu beobachten.
Bei diesen foliationsparallel orientierten Scherzonen im dm-Mallstab handelt es sich
tberwiegend um Mylonite mit zentralen Ultramylonit- oder Kataklasitlagen. Teilweise
werden diese Storungen von schmalen Pseudotachyliten (bis 5 mm breit) begleitet, die sowohl
parallel, als auch senkrecht zur Foliation orientiert sein konnen und dunkle, massige Génge
bilden. Der Kontakt zwischen den biotitreichen Paragneisen der siidlichen Ivrea Zone und den
feldspatreichen Gneisen der Strona-Ceneri Zone ist tektonischer Natur und wird von einem
schwach diskordant verlaufenden, diskreten Mylonitband (50 cm) begleitet. Trotz des scharf
begrenzten Kontakts sind auf ca.10m zu beiden Seiten des Kontaktes schmale
Einschaltungen (cm+ bis dm-Bereich) der jeweils anderen Lithologie aufgeschlossen.
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Abb. 2.2: Geologische Detailkarte des Ubergangsbereiches zwischen Ivrea Zone und Strona-Ceneri
Zone mit den lithologischen und strukturellen Grenzen, sowie Schmidtnetz-Darstellungen der
wichtigsten tektonischen Elemente. Das Kistchen markiert das detailliert aufgenommene Probenprofil
iiber den Mylonitgiirtel der Pogallo Linie. Erliuterungen zu der Ubersichtskarte siehe Abb. 1.3.
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Im AufschluBmaBstab zeigt sich eine strukturelle Grenze im Ubergangsbereich zwischen
Ivrea Zone und Strona-Ceneri Zone, an der das generelle Einfallen der Foliation von NW
(Ivrea Zone) nach SSE (Strona-Ceneri Zone) wechselt (Abb. 2.1). Dieser Wechsel fillt mit
einer mylonitischen Scherzone zusammen, die eine zentrale Kataklasezone umfafit. Diese
Storung bildet mit einer nach NW einfallenden Storungsnarbe entlang der Kataklasite das
Unterlager einer feldspatreichen Gneisschuppe innerhalb der biotitreichen Gneise (Abb. 2.2).

Innerhalb der nordlichen Strona-Ceneri Zone ist eine Verdnderung in der Streichrichtung der
mylonitischen Foliation zu beobachten, wenn man sich von NW der Kataklasezone der
Pogallo Linie nihert, die den am stirksten deformierten Bereich des Mylonitgiirtels markiert
(Abb. 2.3). In den ,quarzreichen, hellen Gneisen®, die am weitesten von der Kataklasezone
entfernt sind (Abb. 2.2), zeigt die Foliation (S 140/60) eine weit grolere Abweichung von der
,,Referenzorientierung* der Kataklasezone
(S 311/87) als die Foliation der néher gelegenen

Sstraff — folilerten  feldspatreichen  Gneise  und
Mylonite* (S 133/80) oder der ,Jlaminierten
Mylonite* (S 130/87).

helle Greiza *

straff oliierte &
Gneke + htylonite

laminiete bbdonite o

Abb. 2.3: Mit Anndherung an die Pogallo Linie bildet
die Hauptfoliation (C) immer kleinere Winkel mit der
Orientierung der Kataklasezone des Mylonitgiirtels,
die den am stirksten deformierten Bereich markiert.
Aufgetragen sind die Polpunkte der Foliationsfldchen.
Die hellen Gneise sind weiter von den Kataklasiten
entfernt als die lagigen Gneise.

5 . CHeriaring dea
/ﬂ <atak 2z -hendzs

2.1.3 Der Mylonitgiirtel der Pogallo Linie

Im Bereich des Mylonitgiirtels der Pogallo Linie verlduft die subvertikale Foliation NE-SW
und bildet keine scharfe Grenze zu den weniger oder gar nicht mylonitisch iiberprigten
Nebengesteinen. Wie auch in der Pogallo Storungszone taucht ein schwach ausgebildetes
Mineralstreckungslinear moderat nach NE ab (Abb. 2.2) und lokal entwickelte SC- und C’-
Geflige belegen den iibergeordnet sinistralen Bewegungssinn. Der Mylonitgiirte]l ist innerhalb
der feldspatreichen Gneise der nordlichen Strona-Ceneri Zone lokalisiert, ca. 50 m siidostlich
des lithologischen Ubergangs zu den biotitreichen Paragneisen der Ivrea Zone (Abb. 2.2).

Der Mylonitgiirtel der Pogaalo Linie umfat straff foliierte, teils mm-diinn laminierte
Mylonite, Ultramylonite und Kataklasite (Abb. 2.4). Die morphologisch dominante Struktur
des Mylonitgiirtels ist eine knapp 5 m hohe foliationsparallele Storungsnarbe (Abb. 2.5a), die
von einer ca. 10 cm breiten Kataklasezone begleitet wird. Mit Anndherung an die Stdrungs-
narbe nimmt die Intensitit der Deformation sowohl von NW als auch von SE deutlich zu und
konzentriert sich in der Kataklasezone. Der Gradient der Verformungsintensitit ist im NW
nicht so stark wie im SW, dh. der Bereich hochster Verformung entspricht nicht der
geometrischen Mitte der Scherzone. Wihrend die Deformation im NW iiber 20 bis 25 m mit
Anndherung an die Pogallo Linie kontinuierlich zunimmt, erstreckt sich der &dquivalente
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Bereich im SE auf nur 7 bis 8 m Breite. Den Myloniten der Pogallo Linie (zu beiden Seiten
der Kataklasezone) folgen mit progressiver Verformung und mit Anndherung an die
Kataklasezone mm-diinn laminierte feinkdrnige Ultramylonite mit teilweise  isoklinaler
Scherfaltung im cm bis dm-Bereich (Abb. 2.5b). Innerhalb der Mylonite treten ca. 10 m
nordwestlich der Kataklasezone bis 20 cm grofe, unregelmifige, massige Pseudotachylite
auf, die von der mylonitischen Foliation begrenzt werden (Abb. 2.5¢).

Moo
Strona-Ceneri Zone A

[] qamme bierGiek
[] tewdpatetierGaek
|:| TolE rEeramph bolit
E HombDkeyde -G ek

|
=] it 5m b
U tramiion E— A |
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«Abb. 2.4: Detailkarte des Mylonitgiirtek der Pogallo Linie innerhalb der feldspatreichen Gneise am
nordlichen Rand der Strona-Ceneri Zone (Detail aus Abb. 2.2).

Der Einsatz durchgreifender, sproder Deformation ist zu beiden Seiten der Kataklasezone
durch das Auftreten diskreter, meist diskordanter Flichen innerhalb der Ultramylonite
charakterisiert, entlang derer die mylonitische Foliation im cm- und dm-Bereich ohne
Schleppung verstellt wird (Abb. 2.5d). An den Endpunkten der diskreten Flidchen schliefen
sich mm- bis cm-grofle ,,Taschen” an, die mit makroskopisch dunkelgrauem und massigem
Material gefiillt sind. Diese Taschen werden, &hnlich den unregelmifig geformten
Pseudotachyliten (Abb. 2.5c), von der mylonitischen Foliation begrenzt. Mit stirkerer
Uberprigung nimmt die Anzahl der diskreten sproden Flichen zu, und es bilden sich
Kataklasite.
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Abb. 2.5: a) Die morphologisch auffillige Stérungsnarbe wird von einer 10 cm breiten Katakla sezone
innerhalb der Pogallo Linie gebildet (Blick nach NE); b) Innerhalb der laminierten Mylonite der
Pogallo Linie treten ca. 10 m nordwestlich der Kataklasezone dm-gro3e Scherfalten auf, sowie ¢) bis
20 cm groBe, unregelmiBig begrenzte Pseudotachylite, die von der mylonitischen Foliation begrenzt
werden; d) Entlang diskreter, diskordanter Flichen innerhalb der laminierten Mylonite wird die
Foliation im cm- bis dm-Bereich verstellt. An den Enden der diskreten Flichen findet sich
feinkorniges, dunkles Material in ,,Taschen* (Pfeile), die von der mylonitischen Foliation begrenzt
werden (lange Bildkante der Abb. 2.5b-d verlduft SW-NE, alle Abbildungen von AufschluBpunkt 6,
Abb. 2.1).
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2.2  Meso- und Mikroskopische Gesteinsbeschreibung

2.2.1 Biotitreiche Paragneise

Die syntektonische Mineralvergesellschaftung der biotitreichen Paragneise im NW-Teil der
Pogallo Storungszone umfaft Biotit (15 - 25 %), Muskovit (5 - 10 %), Sillimanit (bis 10 %)
und Quarz (40 - 50 %), sowie reliktische Korner aus Plagioklas, Granat, Staurolith, Kyanit
und Apatit. Der Anteil an Klasten (ca. 10 - 20 Vol %) wird tiberwiegend von Plagioklas
(bis 3 mm) gebildet. Elliptisch ausgelingte Porphyroklasten aus Quarz konnen eine
Korngrée von 2 mm erreichen. Um die Klasten herum zeichnen Biotitleisten (1 mm) und
schwach undul6s ausloschende Quarzbinder die mylonitische Foliation nach.

Parallel zur Foliation sind Biotit und in Fibrolith umgewandelter Sillimanit miteinander
verwachsen (Abb. 2.6a). Zu feinkdrnigem Fibrolith umgewandelte Sillimanitknoten sind bis
zu 15 mm groB. Stellenweise ist eine ,,Boudinage der Foliation* zu beobachten (Abb. 2.6a),
die einen Hinweis auf extensive Deformation gibt. In den kleinen ,, pull aparts“ zwischen den
Boudins ist randlich rot durchschimmernder Rutil mit Ilmenitnadeln verwachsen. Diese Oxide
werden von neugewachsenem Hellglimmer umgeben. Entlang schmaler (20 - 30 um) Exten-
sionsrisse innerhalb von Biotit und Sillimanit ist brauner Biotit gespro3t. Von NW nach SE
andert der neugewachsene Biotit seine Eigenfarbe von rotbraun nach braungriin. Feinkorniger,
nadeliger Sillimanit (bis 100 um) ist parallel und quer zur mylonitischen Foliation (Abb. 2.6b)
und entlang von C’-Scherfldchen zu finden (siehe auch Abb. 3.4a).

Mylonite

Im NW der Pogallo Storungszone bilden die dynamisch rekristallisierten Quarze amoboide,
unregelmiBig geformte Korner, mit lobaten und instabilen Korngrenzen. Dies weist auf dyna-
misches Korngrenzwandern wihrend der Mylonitisierung hin (Abb. 2.6c). Eine schwach
ausgeprigte bevorzugte Orientierung der Kornform bzw. SPO (shape preferred orientation)
zeigt einen sinistralen Bewegungssinn an. Senkrecht zum Streichen der Pogallo Storungszone
ist von NW nach SE eine Reduktion in der Korngrofe der Quarzrekristallisate von 150 um
nahe der P* di Velina auf <10 um kurz vor der Pogallo Linie zu beobachten. In der gleichen
Richtung nehmen die dynamisch rekristallisierten Korner im Vergleich zu den nicht rekri-
stallisierten Altkornern in ihrer Haiufigkeit deutlich zu. Die Altkorner werden zu
Quarzbidndern mit unregelmifig gezackten Korngrenzen und internen Deformationslamellen
(Abb. 2.6d) ausgelingt, die von sehr feinkdrnigem, bereits rekristallisiertem Quarz umgeben
werden. Der dominante Deformationsmechanismus ist Subkornrotation, wenngleich Korn-

grenzwandern untergeordnet aktiv ist.
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2.2.2 Hornblendegneise

Den biotitreichen Gneisen und Myloniten sind vereinzelt foliationsparallele Hornblendegneise
eingeschaltet (dm-méchtig), die sich iiberwiegend aus Hornblende und Plagioklas zusammen-
setzen. Die ca. 1 mm groflen Plagioklase sind schwach alteriert und zeigen sowohl magma-
tische Zwillinge als auch Druckzwillinge. Die griine bis blaugriine Hornblende (25-30 %)
bildet teils gerundete Korner (500 um), vereinzelt aber auch groBere, foliationsparallel
eingeregelte Klasten (bis 10 mm). Untergeordnet tritt Biotit auf (bis 10 %), der bis 1 mm
lange Leisten bildet. Teils zeigen die Hornblendeklasten Knicke und Risse, entlang derer
Biotit neugewachsen ist. Quarz tritt in foliationsparallel ausgeldngten, schwach undul6s
ausloschenden Béndern sowie als feinkornige (10 um) Fiillung in den Zwickeln zwischen
Feldspat und Hornblende auf.

2.2.3 Feldspatreiche Gneise

In den feldspatreichen Gneisen der Strona-Ceneri Zone, nahe dem griinschieferfaziellen
Mpylonitgiirtel der Pogallo Linie, bilden Quarz, Muskovit und Biotit die synmylonitische
Paragenese. Die bis 5 mm grolen Kalifeldspite sind gut gerundet und teilweise zerbrochen.
Akzessorischer Granat ist in kleinen Kornern (<300 um) parallel zur Foliation
perlschnurartig aufgereiht. Reliktischer Turmalin zeigt Einschliisse von Quarz.

Mylonite

Mit Anndherung an den am stirksten deformierten Bereich der Storungszone wird die
Foliation zunehmend straffer. Die Mylonite zeigen ca. 10 m nordwestlich der Storungsnarbe
stellenweise stark lokalisierte Verformung in foliationsparallelen Lagen (Abb. 2.6e). Die sehr
feinkornige (< 5 pm) Matrix dieser Lagen (Hgl, Ttn, Qtz, Epd) umfaflt gut gerundete, leicht
serizitisierte Plagioklase sowie Kalifeldspatklasten (bis 100 pm). In den weniger straff foliier-
ten Lagen der Mylonite sind Reste dynamisch rekristallisierter Quarzbénder oder -lagen
parallel zur Foliation erhalten. Dazwischen sind feinkdrnige Glimmerschuppen zu erkennen,
die mit ihrer SPO einen sinistralen Bewegungssinn anzeigen.

Parallel zur Foliation eingeregelte Biotitschuppen zeigen eine beginnende Chloritisierung. In
der unmittelbaren Umgebung der Biotite sind Titanitanreicherungen zu beobachten. Dariiber
hinaus tritt Chlorit in schuppigen Aggregaten entlang unregelmélig begrenzter Bruchzonen
auf, in deren unmittelbarer Umgebung (bis 1 cm) eine verstirkte Serizitisierung der Plagio-
klase zu beobachten ist. Mit zunehmender Anniherung an die Kataklasezone dndert sich die
Zusammensetzung der gut gerundeten Plagioklasklasten (bis 100 um) von Oligoklas (Anp;ss)
zu Albit (Ango). Parallel zur mylonitischen Foliation ist Prehnit in bis zu 1 mm méchtigen
Lagen neugewachsen und zeigt teilweise Scherverformung (Abb. 2.6f), was mit einer deutlich
reduzierten Korngréfe (< 10 um) einhergeht.
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Ultramylonite

In den laminierten Ultramyloniten schwimmen gut gerundete Quarz- und Feldspatklasten
(< 100 um) in einer sehr feinkérnigen Matrix aus Hellglimmer, Chlorit und untergeordnet
Epidot. Biotit kann nicht mehr beobachtet werden. Nahe der Kataklasezone (4 m nordwestlich
und 2 m siidostlich) setzt eine bruchhafte Uberprigung ein. Kleine ,,pull-apart“-ihnliche
Strukturen im mm-MaBstab sind mit statisch gewachsenem Prehnit (bis 200 um) gefiillt, der
unter dem Kathodolumineszenzmikroskop anhand unterschiedlicher Helligkeitsabstufungen
verschiedene Wachstumsgenerationen erkennen lat (Abb. 2.6g). Parallel zur Foliation sowie
entlang diskreter, senkrecht zur Foliation orientierter Risse sind Quarz, Kalifeldspat und
Prehnit (Abb. 2.6h), teils Epidot und selten schwach undul6s ausléschender Laumontit zu
finden. Die Ginge treten in unterschiedlichen Deformationsstadien auf und iiberprigen sich
teilweise gegenseitig.

Die Kataklasite

Wie schon im AufschluBmalstab (sieche Abb. 2.5d) beobachtet, wird die mylonitische
Foliation entlang diskreter, diskordanter (40 - 50°) Flachen im cm-Ma@stab verstellt und in
Knickfalten gelegt (Abb. 2.7a). In den Faltenscharnieren hat sich entlang achsenebenen-
paralleler Briiche Quarz abgeschieden. Am nordwestlichen Rand der ca. 10 cm breiten Kata-
klasezone finden sich schwach deformierte Kataklasite mit relativ groen Nebengesteins-
bruchstiicken (bis 5 mm) und einem geringen Matrixanteil (Protokataklasite). Die suturierten
und verzahnten Kontakte sich beriihrender Mylonitfragmente weisen Drucklosungs-
erscheinungen auf (Abb. 2.7b). Durch wiederholte sprode Beanspruchung werden daltere
Kataklasite aufgearbeitet und es entstehen schlecht sortierte, reaktivierte Kataklasite, die
unterschiedlich intensiv deformierte Fragmente verschiedener Bruchgenerationen enthalten
(Abb. 2.7c, 4.2b). Stellenweise sind unregelmifBig begrenzte, vereinzelt kataklastisch iiber-
prigte Pseudotachylite (knapp 2 mm lang) zu beobachten.

Die Ultrakataklasite in der Mitte der Kataklasezone zeichnen sich durch eine sehr feinkornige
Matrix und einen geringen Anteil (< 10 %) an Mineralfragmenten (Qtz, Fsp, Ms) und ver-
einzelten Nebengesteinsbruchstiicken aus. Bei den teilweise nur noch schemenhaft zu
erkennenden Klasten (< 20 um) handelt es sich um Kalifeldspat (Ory7) oder Albit (Angs). Die
Matrix wird von zahlreichen Rissen und Briichen durchzogen (Abb. 2.7d), die iiberwiegend
mit Quarz und Kalifeldspat verheilt sind, teilweise sind auch Chlorit, Epidot, Pyrit und Allanit
zu beobachten. Vereinzelt treten sehr feinkdrniger Prehnit und Laumontit entlang der Briiche
und in der Matrix auf (sieche Anhang 7b).
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Abb. 2.6: a) Die syntektonische Mineralparagenese in den biotitreichen Gneisen der siidlichen Ivrea
Zone umfafit Sil + Bt + Qtz (Probe Sp-78, ungekreuzte Nicols, lange Bildkante = 2,5 mm); b)
Feinkorniger Sillimanit der quer iiber dynamisch rekristallisierten Quarz sprofit (Probe Sp-76,
gekreuzte Nicols, lange Bildkante = 1,25 mm); c) Dynamisch rekristallisierter Quarz aus den
Myloniten der PSZ, ca. 2000 m nordwestlich der Pogallo Linie im Val Grande. Urspriingliche Korner
sind zu foliationsparallelen Bidndern ausgelingt und ,,schwimmen® in sehr feinkornigem, durch
Subkornrotation rekristallisiertem, Quarz (Probe Sp-79, gekreuzte Nicols, lange Bildkante = 2,5 mm);
d) Dynamisch rekristallisierter Quarz aus den Myloniten der PSZ, ca. 900 m nordwestlich der Pogallo
Linie im Val Grande. Unregelmifig begrenzte Korner zeigen instabile Korngrenzen, wie sie fiir
Korngrenzwandern typisch sind (Probe Sp-87, gekreuzte Nicols, lange Bildkante = 2,5 mm); ) In den
Myloniten der Pogallo Linie sind ca. 10 m nordwestlich der Kataklasezone schmale Ultramylonitlagen
parallel zur Foliation zu beobachten, in denen sich die Verformung lokalisiert hat (Probe Sp-66,
ungekreuzte Nicols, lange Bildkante = 2,5 mm); f) Syntektonischer Prehnit innerhalb der Mylonite der
Pogallo Linie (Probe Sp-49, gekreuzte Nicols, lange Bildkante = 2,5 mm); g) Statisch gewachsener
Prehnit in den laminierten Myloniten der Pogallo Linie zeigt unter dem Kathodolumineszenz-
mikroskop griine Farben. Anhand der unterschiedlichen Helligkeitsabstufungen lassen sich mehrere
Wachstumsphasen unterscheiden (Probe Sp-65, lange Bildkante = 1,25 mm); h) Innerhalb der
feinlaminierten Mylonite iiberprigen sich mit Kalifeldspat und Prehnit gefiillte Briiche gegenseitig
(Probe Sp-66, gekreuzte Nicols, lange Bildkante 1,25 mm).

Abb. 2.7: a) Innerhalb der straff foliierten Mylonite sind Knickfalten zu beobachten. Parallel zu der
Faltenachsenebene hat sich Quarz abgeschieden (Probe Pg-3, ungekreuzte Nicols, lange Bildkante =
7,8 mm); b) Suturierte Korngrenzen zwischen sich beriihrenden Mylonitfragmenten sind mit opaker,
inerter Phase belegt, was auf Druckldsung hinweist (Probe Sp-61, ungekreuzte Nicols, lange Bildkante
= 1,2 mm); c¢) Die fragmentreiche Matrix reaktivierter Kataklasite enthilt Bruchstiicke &lterer
Kataklasite (Probe Sp-61, ungekreuzte Nicols, lange Bildkante = 5 mm); d) Mit Quarz und
Kalifeldspat verheilte Briiche durchziehen die feinkornige Kataklasitmatrix (Probe Pg-4, ungekreuzte
Nicols, lange Bildkante = 2,5 mm).
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2.3 Metamorphosebedingungen

Die syntektonischen Paragenesen und Mineralumwandlungen der Mylonite und Kataklasite
erlauben es, die Druck- und Temperaturbedingungen wéhrend der Aktivitit der Pogallo Sto-
rungszone im Val Grande abzuschitzen. Um die Anderungen der Deformationsbedingungen
mit Anndherung an die Storungsnarbe der Pogallo Linie zu verdeutlichen, werden die Ergeb-
nisse der Gneise, Mylonite und Kataklasite in einem gemeinsamen PT-Diagramm dargestellt
(Abb. 2.8). Der Pfeil zeichnet einen Gradienten der Metamorphosebedingungen verschiedener
Aufschliisse innerhalb der Pogallo Storungszone mit Anndherung an ihren zentralsten Teil
nach. Dies entspricht vermutlich auch dem Pfad der metamorphen Entwicklung der Stérungs-

zone.
800
(1) Pmp + Qtz = Zo + Prh + Chl + H,O |
(2) Lmt = Lws + Qtz + H,O (/6)
(3) Pmp + Chl + Qtz = Zo + Tr + H,O - 600 @ z £
(Prehnit out) £ 5 / \(5) 3) _(z,t
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[ o g2 )
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Abb. 2.8: PT-Entwicklung der Pogallo-Tektonite im Val Grande, abgeschitzt anhand syntektonischer
Mineralparagenesen, dargestellt im KFMASH-System nach Spear & Cheney (1989). Der Tripelpunkt
der Alumosilikate liegt nach Holdaway (1971) bei 500 °C und 375 MPa. Der Stern markiert die
gemittelten PT-Bedingungen wihrend der Kataklase. Die Reaktionen (1), (2), (5) und (6) sind Bucher
& Frey (1994) entnommen und gelten fiir Metapelite. Die fazieskritischen Reaktionen (3) und (4) sind
dem metabasischen System Na,0-CaO-MgO-Al,05-Si0,-H,O fiir niedriggradige Metamorphose
entnommen (Liou et al., 1985).

Die stabile Mineralparagenese der amphibolitfaziellen biotitreichen Paragneise und Mylonite
der siidlichen Ivrea Zone umfaB3t Quarz, Biotit und Sillimanit. Damit befindet man sich im
Stabilitdtsfeld des Sillimanit, unterhalb der Bildungsbedingungen fiir Staurolith nach der
Reaktionsgleichung (6) bzw. unterhalb der Zerfallsreaktion von Biotit (5) (Abb. 2.8).

Feinkorniger, nadelig ausgebildeter Sillimanit ist bis ca. 60 m NW der Pogallo Storungsnarbe
entlang der mylonitischen Foliation und entlang der C’-Scherfldchen (syn-Pogallo) innerhalb
der Paragneise der Ivrea Zone zu beobachten. In den siidostlich folgenden feldspatreichen
Gneisen und Myloniten der Strona-Ceneri Zone tritt kein Sillimanit auf.
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In den feldspatreichen Gneisen und Myloniten der Strona-Ceneri Zone koexistieren stabiler
Biotit und neu gewachsener Muskovit in Abwesenheit von Sillimanit. Nach Gleichung (5)
leiten sich daraus Mindesttemperaturen von ca. 400 -475 °C bei griinschieferfaziellen
Driicken von 300 - 600 MPa ab (Abb. 2.8) (nach experimentellen Daten von Hoschek, 1973
und thermodynamischen Rechnungen von Bucher & Frey, 1994).

Die beginnende Chloritisierung von Biotit zeigt Gleichung (5) zufolge Temperaturen
unterhalb von ca. 420 bis 460 °C bei Driicken

zwischen 300 und 500 MPa an (Abb. 2.9) an. Der , raz P
beobachtete Ubergang von Oligoklas zu Albit ist R 460°C

(4.4 kbar)
nach Bucher & Frey (1994) scharf begrenzt, und

beruht auf einer Mischungsliicke im Plagioklas-
440°C

system, die mit der Grenze zwischen Amphibolit-

Temperatur (°C)

und Griinschieferfazies zusammen fallt.
Chl Kfs

Abb. 2.9: Das Diagram gibt die PT-Bedingungen fiir _— 420°C

die Vergesellschaftung von Chl + Kfs + Ms + Bt T (3.5 kbar)
ieder (Di Bucher & Frey, 1994).

wieder (Diagramm aus Bucher rey ) FeO XFe0 MgO

Innerhalb der laminierten Mylonite tritt sowohl statisch gewachsener als auch deformierter

Prehnit auf, der wihrend der Pogallo-Deformation gewachsen sein diirfte. Der Stabilititsbe-
reich von Prehnit (Abb. 2.8) erstreckt sich Gleichungen (2) und (3) zufolge bis zu Driicken
P <250 - 300 MPa und Temperaturen von T = 200 - 350 °C. Gleichung (3) ist fazieskritisch
und markiert den Ubergang von der Griinschiefer- zur Subgriinschieferfazies (Bucher & Frey,
1994) (Abb. 2.8). Selten beobachteter, undulos ausloschender Laumontit ist bei dhnlichen
Driicken unter vergleichsweise niedrigeren Temperaturen stabiler als Prehnit (Gleichung (2)
in Abb. 2.8).

In einer sehr feinkornigen Kataklasitmatrix sind reliktische Feldspatklasten und vereinzelte
Quarzbruchstiicke iiberliefert. Entlang von Rissen und Briichen bilden Epidot, Chlorit und
Prehnit die stabilen Mineralphasen. Die in den Kataklasiten entwickelte Paragenese ist mit der
synkinematischen Mineralvergesellschaftung in den laminierten Myloniten vergleichbar. Das
deutet darauf hin, dafl wiahrend der Kataklase und wihrend der Deformation der laminierten
Mylonite dhnliche PT-Bedingungen herrschten. Die amphibolitfaziell gebildeten Mylonite
waren vermutlich bis in die untere Griinschieferfazies hinein aktiv und haben progressiv
andere Mineralparagenesen entwickelt.

Die synkinematischen Mineralvergesellschaftungen und die Gefiigeentwicklung innerhalb der
Pogallo Storungszone implizieren eine Zunahme der Deformationsintensitit und der
metamorphen Uberprigung von NW nach SE. In den biotitreichen Paragneisen am nordlichen
Rand der Pogallo Storungszone koexistieren Sillimanit, Biotit und Muskovit bis in eine
Entfernung von ca. 60 m nordwestlich der Kataklasezone der Pogallo Linie. Diese stabile
Mineralparagenese indiziert amphibolitfazielle Bedingungen und Temperaturen von
wenigstens 500 °C zu Beginn der Pogallo-Deformation (Abb. 2.8). Innerhalb des Kataklasite
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sind feinkorniger Prehnit und Laumontit stabil. Diese Paragenese wurde vermutlich in der
unteren Griinschieferfazies bei T =250 - 300 °C und P < 250 MPa gebildet (Abb. 2.8). Es ist
anzunehmen, daf} die Storungszone wihrend ihrer Aktivitit herausgehoben wurde, was zu
gleichzeitiger Lokalisierung der Verformung und retrograder Uberprigung fiihrte.
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3 Die Entstehung und Entwicklung von Scherflichen-
gefiigen und ihre Bedeutung fiir die lokale Gesteins-

festigkeit

3.1 Einleitung

Die Verteilung von Deformation im Gestein hingt von dem gewihlten Betrachtungsmafstab
ab (Rutter, 1986; Schmid & Handy, 1991) und ist in der Regel heterogen (z.B. Poirier, 1980;
Dutruge & Burg, 1997). Die Deformation konzentriert sich an materialbedingten Inhomo-
genititen und wird entlang von Scherzonen unterschiedlichen Mafstabs lokalisiert (White et
al., 1980; Poirier, 1980; Dutruge & Burg, 1997).

Scherzonen sind oftmals mit Scharen von Scherflichen im cm-Bereich assoziiert, die einen
durchschnittlichen Winkel von 25 - 30 ° mit der dlteren, planaren Anisotropie bilden. Eine oft
sigmoidal verschleppte S-Foliation wird von C-Flidchen oder kleinen C’-Scherflachen versetzt
(Berthé et al., 1979a,b, siche auch Abb. 1.6). Bezeichnet werden diese C’-Scherflichen
(Berth¢ et al., 1979b; Vauchez, 1987; Blenkinsop & Treloar, 1990) auch als Scherbander
(White et al., 1980; Simpson & Schmid, 1983; Harris & Cobbold, 1984; Passchier, 1984;
Williams & Price, 1990; Stock, 1992), extensional crenulation cleavage oder ecc-Flachen
(Platt, 1979; Platt & Vissers, 1980; Platt, 1984) oder normal-slip crenulation (Dennis &
Secor, 1987, 1990). Vergleichbare Scherflichen sind auch im Bereich iiberwiegend sproder
Deformation zu beobachten (z.B. Logan et al., 1979; Rutter et al., 1986), wo sie als Riedel-
Scherfldachen bezeichnet werden (Riedel, 1929).

Scherfldchen werden als Ausdruck dehnender Scherung parallel zur vorhandenen Schieferung
angesehen (Platt, 1979; Platt & Vissers, 1980; Platt, 1984). Die Versatzrichtung entlang der
Scherfldchen wird von vielen Autoren als verldBlicher Schersinnindikator betrachtet (Berthé et
al., 1979a,b; Platt & Vissers, 1980; Simpson & Schmid, 1983; Lister & Snoke, 1984; Hanmer,
1986; Williams & Price, 1990). Kritische Stimmen warnen jedoch vor einer generellen An-
wendbarkeit der Scherflichen als alleinigem Indikator fiir den iibergeordneten
Gesamtschersinn (Simpson & Schmid, 1983; Behrmann, 1987).

Konjugierte Scherflichen werden als Beleg fiir eine koaxiale Deformationskomponente ange-
sehen (Hobbs et al., 1976; Platt & Vissers, 1980), obgleich Experimente (Harris & Cobbold,
1984) und theoretische Uberlegungen (Platt, 1984) darauf hindeuten, daB konjugierte Scher-
flichenscharen in anisotropem Material auch unter simple shear Verformung entstehen
konnen. Scherflichengefiige, die in Bezug auf die Hauptfoliation asymmetrisch ausgebildet
sind, sprechen fiir nicht-koaxiale Deformationsbedingungen mit Dehnungs- und
Scherkomponente parallel zur praexistierenden Foliation (Platt & Vissers, 1980; Harris &
Cobbold, 1984; Hanmer, 1986; Williams & Price, 1990; Stock, 1992; Blenkinsop & Treloar,
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1995). Die geometrische Ausbildung von Scherflichengefiigen hédngt allerdings zu einem
grolen Teil von der Orientierung praexistenter Anisotropien ab, wie beispielsweise einer
Schieferung oder einer stofflichen Bianderung (Platt, 1984; Williams & Price, 1990).

Die Anlage und weitere Entwicklung dieser Scherflichen wird dem spiten Stadium einer
anfangs homogenen, duktilen Scherung (Platt & Vissers, 1980; Passchier, 1984; Blenkinsop &
Treloar, 1995) nahe dem Ubergang von iiberwiegend viskoser zu iiberwiegend bruchhafter
Deformation zugeordnet (Shimamoto, 1989). Die kinematische Rolle der Scherflichen besteht
darin, auch bei zunehmender Heterogenitét (rigide Klasten, Kompetenzkontraste) weiterhin
Kompatibilitdt in der Verformung zu gewéhrleisten (Gapais & White, 1982; Platt, 1984).

Die im Rahmen dieser Studie durchgefiihrten Untersuchungen konzentrieren sich auf einen
Teil der Pogallo Storungszone im unteren Val Grande. Innerhalb der sinistralen Mylonite und
Kataklasite sind Scherflichengefiige in verschiedenen Lithologien und verschiedenen
MaBstdben ausgebildet. Die Kompetenzkontraste unterschiedlicher Lithologien ermdglichen
es, den Einfluf} rheologischer Unterschiede auf die Geometrie der Gefiige zu untersuchen.

Ziel der detaillierten geometrischen und strukturellen Analysen ist es, die Deformations-
mechanismen zu charakterisieren, die mit der Lokalisierung von Verformung einhergehen.
Besonderes Interesse gilt der mechanischen Rolle der Scherflichen im Ubergangsbereich
zwischen viskosen und sproden Deformationsmechanismen und dem moglichen Einfluf3 der
Scherflachenentwicklung auf die lokale Festigkeit des Gesteins.

3.2 Terminologie und Nomenklatur

3.2.1 Klassifikation der Scherflichentypen

Die untersuchten Scherflichen lassen sich aufgrund der Geometrie ihrer Verformung in zwei
theoretische Endgliedmodelle einordnen. Grundsétzlich zu unterscheiden sind diffus (Typ 1,
Abb. 3.1a) und diskret (Typ 2, Abb. 3.1b) ausgebildete Scherflichentypen. Diffuse Scher-
flichen weisen eine kontinuierliche Foliation auf, die entlang der Scherflichen verbogen wird;
im Falle diskreter Scherflichen trifft die Foliation diskordant und ohne Schleppung auf die
scharf begrenzte Scherfliche. In der Natur sind iiberwiegend Mischtypen verwirklicht, die
entweder symmetrisch ausgebildet sind (Abb. 3.1c), oder ein asymmetrisches Foliationsmuster
zu beiden Seiten der Scherfldche aufweisen (Abb. 3.1d).

Asymmetrische Verformungsgradienten, wie in Abb. 3.1d, sind nicht ungew6hnlich und wur-
den sowohl fiir den m-MaBstab (z.B. Simpson & Schmid, 1983), als auch fiir den km-MaBstab
(z.B. Mitra, 1979; Davies, 1982) beschrieben. In jedem Fall ermdglichen diese Scherfldchen-
typen die Anwendung der im folgenden erlduterten MeBmethoden zur Bestimmung der Breite,
Lénge und Orientierung der Scherflichen (Kap. 3.2.2). Das Verhéltnis der beiden MeRBergeb-
nisse kann als MaB fiir die Lokalisierung der Verformung angesehen werden.
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Abb. 3.1: Natiirliche Scherflichen bilden eine Kombination aus den beiden hypothetischen End-
gliedmodellen a) diffuser und b) diskreter Scherflichen. Diese Scherflichen kénnen sowohl c)
symmetrisch als auch d) asymmetrisch ausgebildet sein.

3.2.2 Messung verschiedener Parameter

Um die Geometrie unterschiedlich ausgebildeter Scherflichen quantitativ zu erfassen, ist eine
klare Definition der Parameter erforderlich. Im folgenden werden die Definitionen fiir Orien-
tierung, Abstand, Breite und Lénge einer Scherfliche gegebenen und es wird erldutert, wie die

Messungen der Parameter vorgenommen werden.

Die Erosionsoberfliche in dem untersuchten Aufschluf3 ist parallel zur xz-Ebene orientiert. Es
ist daher davon auszugehen, dal3 die Orientierung der Scherflichen durch den Winkel o
angegeben werden kann, den die Scherflichenebene mit der umgebenden C-Foliation bildet.
Die C- und C’-Flachen konnen mit der Genauigkeit des KompaBklinometers (= 1°) gemessen
werden. Die gekrimmte Natur diffuser Scherflichen und die Unebenheit der
AufschluBBoberflaiche (xz-Ebene) konnen die MeBgenauigkeit des Winkels o allerdings
beeintrachtigen. In diesem Fall legt man an die Stelle der stirksten Abweichung der C’-
Orientierung von der C-Foliation eine mittlere ‘best-fit’ Referenzfliche fiir die
Scherflachenebene (Abb. 3.2a).

Bei den Angaben fiir die Breite einer Scherfliche mu3 deren Geometrie beriicksichtigt
werden. Je nach Scherflichentyp koénnen die gemessenen Werte stark voneinander abweichen.
Die Breite einer diffusen Scherfliche wird definiert als die Strecke zwischen zwei Punkten, ab
denen die mylonitische Foliation (C) in die Orientierung der Scherflichenebene (C’) einbiegt
(BB’ in Abb. 3.2b). Die Breite wird senkrecht zum Rand der Scherflache an ihrer schmalsten
Stelle gemessen. Bei diskret ausgebildeten Scherflichen wird der Abstand zwischen den
beiden Rindern der Scherfldche als Breite definiert. Auch hier wird die Breite senkrecht zum
Scherflichenrand, an der Stelle der grofiten Abweichung der mylonitischen Foliation von der
Orientierung der Scherebene (CC’ in Abb. 3.2b) gemessen.
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Abb. 3.2: a) Die Orientierung einer Scherfldche
wird durch den Winkel o angegeben, den die
Scherflichenebene mit der mylonitischen
Foliation bildet; b) Skizze zur Veranschaulichung
der MeBkriterien zur Bestimmung der Lénge
(AA) und der Breite einer diffusen (BB’) und einer
diskreten (CC’) Scherflache; c) zur Bestimmung
des Abstandes, 1, zwischen den Scherfldchen.

Die Lénge einer Scherfldche entspricht der Strecke zwischen zwei Punkten, die das Einbiegen
der Scherfliche in die mylonitische Foliation markieren (AA’ in Abb. 3.2b). Der Abstand zwi-
schen den Scherflichen (1) wird von einer Scherflichenmitte zur nichsten gemessen, jeweils
senkrecht zur Scherflichenebene (Abb. 3.2¢).

3.3 Scherflachen im Val Grande

Im folgenden werden die Scherflichengefiige in unterschiedlichen Lithologien und GroBen-
mafstiben ausfiihrlich beschrieben (Kap. 3.3.1) und mit mikrostrukturellen Untersuchungen
zur Anlage und Entwicklung von Scherfldchen ergénzt (Kap. 3.3.2).

3.3.1 Scherflachengefiige im Aufschluf3

Geometrie, Geflige sowie Deformationsmuster der kartierten Scherflichen werden in den
beobachteten MaBstdben beschrieben und den verschiedenen Scherflachentypen zugeordnet.
Die im Detail beschriebenen und untersuchten Proben stammen iiberwiegend aus den
biotitreichen Paragneisen im nordwestlichen Abschnitt des kartierten Val Grande Bachbettes,
zwischen AufschluBpunkt ® und ® (Abb. 2.1).

Biotitreiche Paragneise

Eine durchschnittliche Vorzugsorientierung der ausgeldngten Quarze und eingeregelten
Biotite definiert die C-Foliation der biotitreichen Paragneise. Die in diesem Gestein
ausgebildeten Scherflichen sind bis 10 cm lang und meist < 1 mm miéchtig (Abb. 3.3a).



3. Scherflachengefiige 34

Abb. 3.3: a) In den biotitreichen Paragneisen der siidlichen Ivrea Zone sind regelméBige Scherflichen
im cm-Mafstab ausgebildet, die einen sinistralen Bewegungssinn anzeigen (lange Bildkante verlduft
SW-NE, Aufschlupunkt 2, Abb. 2.1).

Durchschnittlich schlieBen die Scherflachen mit der mylonitischen Foliation einen Winkel ein,
der zwischen 20 und 35 ° liegt. An ihren Enden biegen die geschwungenen Flichen in eine
Orientierung parallel zur mylonitischen Foliation ein. In ihrer Geometrie entsprechen die
Scherflaichen weitgehend dem diffusen Typ (Abb. 3.1a). Der Abstand zwischen den
geschwungenen Fldchen ist regelmiBig und betrdgt im Mittel etwa 2 bis 3 cm. Nahe
rheologischer Inhomogenitéten (Klasten oder Boudins) nimmt die Dichte der Scherflichen zu
(von ca. 20 mm auf 5 bis 10 mm Abstand). Aus der Schleppung der mylonitischen Foliation
und dem abschiebenden Versatz quarzreicher Lagen entlang der Scherflichen 146t sich in der
Regel ein sinistraler Schersinn ableiten, was auch dem {iibergeordneten Bewegungssinn
entspricht.

Hornblendegneise

Die foliationsparallelen Einschaltungen von Hornblendegneisen und Amphiboliten (dm- bis
m-Bereich) wurden ebenfalls von der mylonitischen Deformation erfat und zeigen die
Ausbildung von Scherflichen im mm- bis cm-MaBstab. Diese sehr schmalen und diskreten
Scherfldchen sind mesoskopisch nur schwer zu erkennen und werden daher ausfiihrlich im
Kapitel Mikrostrukturen behandelt (Kap. 3.3.2).
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Feldspatreiche Gneise

Die Scherfldchengefiige der feldspatreichen Gneise (Abb. 3.3b) haben sich in einem gréferen
MafBstab (dm - m) entwickelt als in den biotitreichen Paragneisen. Die sigmoidalen Scher-
flichen sind meist 1 bis 2 m lang und bis 5 cm méichtig (groBere Scherflichen erreichen eine
Linge von 10 - 20 m und 50 cm Michtigkeit). Bei einem durchschnittlichen Winkel o zur
mylonitischen Foliation von o = 25 - 30 © bilden die Scherflichen eine Art Netzwerk im m-
Malistab. Die Scherflachen sind iiberwiegend symmetrisch (Abb. 3.1¢) und mit diskreter
Begrenzung parallel zum Scherfldchenrand ausgebildet. Untergeordnet treten asymmetrische
(Abb. 3.1d) Scherflichen auf. Ohne Marker, wie beispielsweise einem Materialwechsel, kann
entlang der Scherflichen kein Versatz abgeschitzt werden. Anhand der Schleppung der
mylonitischen Foliation in die Scherflaichenebene hinein 148t sich ein iiberwiegend sinistraler

Schersinn ablesen.

Der Anteil der beteiligten Mineralphasen und der rheologische Kompetenzkontrast zwischen
den einzelnen Mineralen haben einen groBlen EinfluBl auf Ausbildung und Geometrie der
Scherflachen. In rheologisch relativ einheitlichen (z.B. Hornblendegneis) oder monomine-
ralischen Lithologien (Quarzlagen) sind die Scherflichen insgesamt schmaler und diskreter
ausgebildet als in polyphasen Aggregaten (Bt-Qtz-Gneise), die deutliche Kompetenzkontraste
zwischen den beteiligten Phasen aufweisen.

Abb. 3.3: b) Aufnahme einer dm-groflen Scherfliche in den hellen feldspatreichen Gneisen der
Strona-Ceneri Zone (lange Bildkante verlauft SW-NE, AufschluBpunkt 5, Abb. 2.1).
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3.3.2 Mikrogefiige

Biotitreiche Paragneise

Die Scherflichen in den Paragneisen (Abb. 3.3a) haben sich in der Regel im cm-MaBstab
entwickelt und erreichen eine Machtigkeit von bis zu 500 pm. Quarz und Biotit sind die domi-
nanten Mineralphasen entlang der Scherflichen. Haufig sind Sillimanitnadeln (bis 100 pm
lang) zu beobachten, die sowohl parallel zur Scherfldche als auch quer iiber die dynamisch
rekristallisierten Quarze entlang der Foliation gesprof3t sind (Pfeile in Abb. 3.4a). Zwischen
den nadeligen Sillimanitaggregaten ist Quarz in seiner Korngro3e auf weniger als 10 pm
reduziert. In dem Umbiegungsbereich der mylonitischen Foliation in die Scherflichenebene
hinein zeigen die undulds ausldéschenden Quarze randliche Rekristallisation (50 - 100 pum).
Mit zunehmender Schleppung in die Scherflichenebene werden die rekristallisierten
Quarzkorner deutlich ausgeldangt und in ihrer Korngrof3e reduziert.

Parallel zur mylonitischen Foliation weisen Biotit (ca. 1 mm) und untergeordnet Hellglimmer
asymmetrische Schwinze auf, die aus sehr feinkdrnigem Glimmer bestehen. Deren Korngrof3e
ist deutlich kleiner als 5 pm. Diese ausgeschwiénzten Bereiche sind in die Scherflichen
eingeschleppt und bilden parallel zum Scherflichenrand diskrete Spuren (50 um) von
Glimmerleisten (Abb. 3.4b). Entlang steil orientierter Scherfldchen (o > 45°) sind neben sehr
feinkoérnigen Glimmerspuren bis 10 um groBe Glimmerfragmente (Abb. 3.4b) zu finden, die
auf eine bruchhafte Anlage dieser Fliachen hindeuten. Mdglicherweise ist ein Teil dieser
kleinen Biotite auch neugewachsen. Die syntektonische Mineralparagenese Sillimanit, Biotit
und Quarz findet sich sowohl auf steilen, als auch auf flachen Scherflaichen und ist nicht von
der Orientierung der Scherfldchen zur mylonitischen Foliation abhéngig.

Hornblendegneise

Die Scherflachen innerhalb der Hornblendegneise haben sich ebenfalls im cm-Maf3stab ent-
wickelt, sind aber insgesamt schmaler (< 50 pm) und diskreter als in den Paragneisen ausge-
bildet (Abb. 3.4c). Der Abstand der Flichen voneinander wird von der maximalen Korngrof3e
der rigiden Plagioklas- und Hornblendekdrner kontrolliert und liegt im Schnitt bei 1 - 2 mm.
Die diskreten, bruchhaft angelegten Fldchen gehen iliber mehrere Kérner hinweg und finden
ihre Endpunkte oft in quarzgefiillten Zwickeln zwischen Feldspat- und Hornblendek6rnern.

Entlang der diskreten Scherfldchen findet nur ein geringfiigiger Versatz von bis 50 pm statt.
Dabei werden keine anderen Mineralphasen eingeschleppt. Bei dem feinkornigen (<5 pm)
Material entlang der Scherfldche handelt es sich um Plagioklas. Die flacher orientierten und
breiter ausgebildeten (100 - 200 um) Flachen lassen einen groBeren Versatz (bis 450 um)
erkennen. Das Material entlang dieser Flichen besteht iiberwiegend aus feinkornig rekristalli-
siertem Quarz (Abb. 3.4d), der teilweise deutlich ausgeldngt ist. Vereinzelt ist sigmoidal
ausgeschwinzter Apatit entlang der Scherflachen verschleppt worden.
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Quarzlagen

Innerhalb der biotitreichen Paragneise und der Hornblendegneise sind parallel zur Foliation
ausgelidngte Quarzlagen zu beobachten. Innerhalb der Paragneise sind die bis zu 5 mm
michtigen Quarzbédnder teilweise rekristallisiert (50 - 100 um). Die bevorzugte Orientierung
der Kornform (shape preferred orientation) des Rekristallisats zeigt einen sinistralen
Schersinn an. Die sigmoidalen Scherfldchen der Paragneise kdnnen in diesen Quarzlagen nicht
beobachtet werden.

Die foliationsparallelen Quarzlagen (<1 mm) in den Hornblendegneisen zeigen bevorzugt
dort ein schwach unduldses Ausloschen und randliche Rekristallisation (10 - 50 um), wo die
Scherflachen aus dem Gneis auf die Quarzbédnder treffen (Abb. 3.4e). In der direkten Ver-
langerung der Scherflichen finden sich innerhalb der Quarzlagen Bereiche, die durch Sub-
korngrenzen, starkes unduldses Ausloschen und unterschiedliche kristallographische Orien-
tierung der Quarze eine diskrete Spur in der Richtung von Scherflichen nachzeichnen.
Entlang dieser Scherflichenorientierung pflanzt sich die, an den Réndern der Quarzlagen

beginnende, Rekristallisation in die Quarzlage fort.

In der Scherflachenorientierung der haben sich innerhalb der Quarzlagen diskrete, schmale
(<<'5 um) Flidchen ausgebildet, die hdufig mit kleinen Glimmerleisten belegt sind (Abb. 3.4f).
Unterschiedlich ausloschende Quarzkorner am direkten Kontakt zu den diskreten Flachen
implizieren eine abschiebende Bewegung (Versatz 100 pm). Stellenweise migrieren die
Korngrenzen der benachbarten Quarzkorner iiber diese diskreten Fldchen hinweg. Das ist ein
Zeichen fiir die Aktivitit viskoser Deformationsmechanismen in Quarz nach dem

Glimmerwachstum entlang bruchhaft angelegter Flachen.

Breiter ausgebildete (bis 50 um) Scherbriiche schneiden die Korngrenzen der rekristallisierten
Quarzmatrix mit einer scharfen Begrenzung und sind mit feinkérnigem Hellglimmer und
Quarz gefiillt (Abb. 3.4g). Die Quarzkorner innerhalb der Scherfliche zeigen sowohl
unregelmifig begrenzte als auch polygonale Kornformen (Abb. 3.4g), was durch initiale
Bruchbildung und nachfolgend dynamische Rekristallisation erklart werden konnte.

Feldspatreiche Gneise

Die feldspatreichen Gneise der Strona-Ceneri Zone weisen im mm- und cm-Mallstab nur
wenige Scherflichen auf. Der groBite Teil der Verformung wird von dynamisch
rekristallisiertem Quarz (50 pm) aufgenommen, der die Matrix um die Feldspatklasten
(bis 5 mm) und Hellglimmerfische (bis 2 mm) bildet. Stellenweise wird die Verformung
zwischen zwei rigiden Klasten (Fsp) innerhalb eines schmalen (<100 pm) Quarzbandes
lokalisiert, was zur Ausbildung von Scherflichen-dhnlichen Strukturen fiihrt (Abb. 3.4h). In
den intensiver deformierten, laminierten Myloniten sind lokal Scherflichen zu beobachten.
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Entsprechend der sehr geringen Korngrofle (< 5 um) sind die Scherflaichengefiige wesentlich

kleiner dimensioniert als in groberem Material.

An der lithologischen Grenze zu den biotitreichen Paragneisen sind quarzreiche Gneise der
Strona-Ceneri Zone aufgeschlossen. Gut gerundete, teils zerbrochene Feldspatklasten und
asymmetrisch ausgeschwiénzte Glimmerfische zeigen sinistralen Schersinn an und werden von
einer gleichméfig rekristallisiertem Quarzmatrix (ca. 50 um) umgeben. Die groflen
Hellglimmerschuppen (bis 3 mm) zeigen Knickfalten.

Zusammenfassung

Weder makroskopisch noch mikroskopisch sind mit Anndherung an den Mylonitgiirtel
innerhalb der jeweiligen Lithologien Anderungen der Scherflichengefiige festzustellen. Treten
allerdings Kompetenzkontraste in Form von foliationsparallelen Quarzlagen auf, wie sie in die
biotitreichen Paragneise oder Hornblendegneise eingeschaltet sind, spiegelt sich das in der
Ausbildung steilerer und sproder Strukturen wider. Die Anderung in der Gefiigegeometrie und
der Ausbildung der Scherflichen hat keine Auswirkungen auf die vergesellschafteten
Mineralparagenesen. Sowohl auf den steilen und schmalen, als auch auf den flach orientierten,
breiteren Scherfliachen sind, je nach Lithologie, vergleichbare Mineralphasen stabil. Merkliche
Unterschiede aber zeigen sich bei den Mikrostrukturen innerhalb und aufBerhalb der
Scherflachen. Die Korngrofle entlang der Scherflichen ist deutlich reduziert. Im Falle der
biotitreichen Paragneise sind dariiber hinaus die Quarzkorner auf den Scherflichen stark
ausgeliangt. Mineralfragmente (Abb. 3.4b) entlang der steil orientierten und diskret ausge-
bildeten Scherflichen (Abb. 3.4c,d,f,g) sind Anzeichen fiir die bruchhafte Anlage dieser
Flachen.

Abb. 3.4: a) Innerhalb der biotitreichen Paragneise zeigt die syntektonische Paragenese mit Biotit und
nadeligem Sillimanit entlang der Scherflachen amphibolitfazielle Bedingungen wihrend ihrer Bildung
an (Probe Sp-146, gekreuzte Nicols, lange Bildkante 2,5 mm); b) Biotitfragmente - und moglicher-
weise Neuwachstum - (10 um) entlang diskreter, steil orientierter (45°) Scherflichen (Probe Sp-146,
ungekreuzte Nicols, lange Bildkante 0,3 mm); c) Bruchhafte Anlage der schmalen und diskreten C’-
Scherflachen innerhalb der Hornblendegneise. Die Dichte der Scherflichen orientiert sich an der
durchschnittlichen GroBle der rigiden Feldspédte und Hornblenden (Probe Sp-131, gekreuzte Nicols,
lange Bildkante 2,5 mm); d) Schmale (10 um) Scherflichen schneiden ein Feldspatkorn. Bei dem
feinkornigen Material entlang der Scherflache handelt es sich um Feldspat (Probe Sp-131, gekreuzte
Nicols, lange Bildkante 0,6 mm); e) Nicht rekristallisierte, foliationsparallele Quarzlagen der Horn-
blendegneise weisen in der C’-Orientierung diskrete Spuren auf, entlang derer stark undulos
ausloschender Quarz und vermehrtes Auftreten von Subkorngrenzen die Orientierung der Scher-
flachen nachzeichnet (Probe Sp-131, gekreuzte Nicols, lange Bildkante 2,5 mm); f) Rekristallisierte,
foliationsparallele Quarzlage mit SPO innerhalb der biotitreichen Paragneise. Diskrete, mit
Glimmerleisten belegte Spuren zeichnen die Orientierung von C’-Scherflichen nach (Probe Sp-73,
gekreuzte Nicols, lange Bildkante 0,3 mm); g) Diskrete Scherbriiche schneiden die dynamisch
rekristallisierte Quarzmatrix und sind mit feinkérnigem Hellglimmer und Quarz, polygonaler und
unregelmifBiger Kornform, gefiillt (Probe Sp-51, gekreuzte Nicols, lange Bildkante 0,3 mm); h)
Quarzbelegte Scherfliche innerhalb des feldspatreichen Gneises der Strona-Ceneri Zone (Probe Sp-
142, gekreuzte Nicols, lange Bildkante 1,25 mm).
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3.4 Scherflaichengeometrie

Die Analysen der Scherflichengeometrie (Kap. 3.4.1) werden durch die quantitative Auswer-
tung der gemessenen Scherflichenparameter ergdnzt (Kap. 3.4.2). Mittels der Methode von
Ramsay & Graham (1970) soll die Verteilung der finiten Verformung entlang der Scher-
flichen abgeschitzt werden (Kap. 3.4.3). Zusétzlich wird der Einflu von Inhomogenitéten
und Kompetenzkontrasten (Kap. 3.4.4) auf die Geometrie der Scherfldchen untersucht.

3.4.1 Uberprigungsstrukturen

Die Aufschliisse im Bachbett des Val Grande zeigen, vor allem in den biotitreichen
Paragneisen der siidlichen Ivrea Zone, die Ausbildung von Scherfldchen in mehreren Scharen.
Innerhalb der feldspatreichen Gneise der Strona-Ceneri Zone sind die Scherflachen aufgrund
des geringen Glimmeranteils weniger gut zu erkennen. Beobachtungen im Aufschluf3- und im
Diinnschliffmalstab zeigen, daf sich die Scherflichen in verschiedenen Generationen,
MafBstdben und Orientierungen entwickelt haben.

Stellenweise sind Uberprigungsstrukturen der verschiedenen Scherflichenscharen zu
erkennen (Abb. 3.5a). Steile Scherflichen, die einen grofen Winkel (> 35-40 °) mit der
mylonitischen Foliation (C-Flache) bilden, schneiden und versetzen hidufig flachere
Scherflachen. Die steileren Flichen sind daher jiinger als die jeweils flacheren anzusehen.
Anhand dieser Uberprigungsstrukturen 148t sich eine relative Altersabfolge fiir die
unterschiedlich orientierten Fldchen ableiten. Diese Altersbeziehung ist auch im Diinnschliff
zu beobachten (Abb. 3.5b). Generell sind die steiler orientierten Fldchen diskreter ausgebildet,
als die flacheren. Die mylonitische Foliation wird von diskreten Flichen kaum oder nicht in
die Scherflichenebene eingeschleppt. Der Versatz entlang der steilen, diskreten Flidchen ist
gering. Die flacher orientierten Scherflichen schleppen die mylonitische Foliation deutlich in
thre Scherebene ein.

Die C’-Scherflachen sind nicht immer durchgehende Flachen, sondern setzen sich teilweise
aus mehreren einzelnen Scherflichen zusammen, die entlang der mylonitischen Foliation
miteinander verbunden zu sein scheinen (Pfeile in Abb. 3.5a,b). Teilweise stellen auch
diskrete, senkrecht zur Foliation verlaufende Bruchflichen eine Verbindung zwischen den
Scherflichen her. Moglicherweise wachsen die Scherflichen auf diese Art und Weise und

verbinden sich zu dem im m-Mal3stab beobachteten, anastomosierenden Netzwerk.

Abb. 3.5: Uberprigungsstrukturen von C’-Scherflichen innerhalb der biotitreichen Paragneise
implizieren eine relative Altersabfolge, die sowohl a) im AufschluBmaBstab (lange Bildkante verlduft
SW-NE, AufschluBpunkt 1, Abb. 2.1) als auch b) im DiinnschliffmaBstab (Probe Sp-73, ungekreuzte
Nicols, lange Bildkante 2,5 mm) beobachtet werden kann. Die Skizzen der Photographien
verdeutlichen den Verlauf der unterschiedlich orientierten Scherflachen.
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In Abhéngigkeit von der Geometrie der Scherflichen dndert auch die S-Foliation zwischen
den Scherfldchen ihre Orientierung. So schlieen die diskreten, steil orientierten Scherfldchen
eine S-Foliation ein, die subparallel zur mylonitischen C-Foliation orientiert ist (Abb. 3.6).
Zwischen den flacheren Scherfldchen bildet die S-Foliation einen groBeren Winkel, , mit der

mylonitischen C-Foliation.

C =T - \\ B \\ .
Abb. 3.6: Skizze der unterschiedlich . ‘\'i‘/\i,\/\/_—%/
orientierten C’-Scherflichen und der C* \/\/"\’\ / ;
dazwischen liegenden S-Foliation, die ” 4
B

ihre Orientierung mit derjenigen der C’ C'- ~ TN : ,
Scherflichen &ndern. Die mylonitische \\ ~ 7
Foliation verlduft parallel zur langen C...b— T |
Bildkante.

-

An den Enden der Scherfliachen biegt

deren Scherebene in eine Orientierung konkordant zur mylonitischen Foliation ein. Im
Umbiegungsbereich der Scherflichenebene in die C-Foliation zeigen manche diffus
ausgebildete Scherflichen ein Auffiedern der Foliation, die weitstdndiger wird und von der
Scherebene wegbiegt. Die aufgefiederten Foliationsflichen gehen in diskrete Briiche iiber,
deren Orientierung zunehmend steiler zur mylonitischen Foliation wird und in en-echelon
Briichen endet (gestrichelte Linien in Abb. 3.1c, Abb. 3.7a,b). Entlang der diskreten Briiche
wird die mylonitische Foliation ohne Schleppung versetzt, wihrend die Briiche andererseits
konkordant in die mylonitische Foliation miinden. Dies gibt einen Hinweis auf die gleich-
zeitige Aktivitdt sproder und viskoser Deformation. Dies ist sowohl im m-Maf3stab (Abb.
3.7a) als auch im DiinnschliffmaBstab (Abb. 3.7b) zu beobachten.
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Abb. 3.7: An den Enden vereinzelter Scherflichen fiedert die Foliation auf und geht in diskrete
Bruchflichen iiber, die von der Scherflichenebene wegbiegen. Dies ist sowohl a) im m-MaBstab
(AufschluBpunkt 5, Abb. 2.1) als auch b) im DiinnschliffmaBstab zu beobachten. Entlang der Scher-
flichenebene zeigen syntektonisch ausgeschiedener Quarz und Chlorit feinkornige Rekristallisation
(Probe Pg-3, ungekreuzte Nicols, lange Bildkante 0,3 mm).
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3.4.2 Scherflichenparameter

Mit unterschiedlicher Orientierung der Scherflichen zur mylonitischen Foliation variieren
auch Michtigkeit und Ausbildung der Scherflachen. Ein genauer Blick auf die Geometrie der
Scherflachengefiige zeigt, daB die in groBerem Winkel zur mylonitischen Foliation
orientierten Scherfldchen in der Regel schmaler ausgebildet sind als die jeweils flacheren
(Abb. 3.5a,b). Um diese im Gelidnde gemachten Beobachtungen quantifizieren zu konnen,
miissen die einzelnen Parameter der Scherflichen nach einheitlichen MaBstdben erfal3t
werden. Innerhalb der biotitreichen Paragneise und in den feldspatreichen Gneisen werden
Lénge, Breite und Orientierung der Scherflichen nach den bereits erlauterten Kriterien
gemessen (Kap. 3.2.2). Im folgenden werden Messungen und Beobachtungen verschiedener
Betrachtungsmafstdbe zusammen présentiert, um einen moglichen Einflul des Mafistabs zu

berticksichtigen.

Verhdiltnis von Breite zu Ldnge

Im Aufschluflmalf3stab lief3 sich beobachten, daf3 die Scherflichen im cm- bis m-Mallstab mit
zunehmender Linge auch an Breite gewinnen. Der gleiche Trend zeigte sich auch im Diinn-
schliffmafBstab. In beiden untersuchten Lithologien ist eine positive Korrelation zwischen
Breite und Liange der gemessenen Scherflichen zu verzeichnen. Dieses loglineare Verhiltnis
ist in den feldspatreichen Gneisen der Strona-Ceneri Zone deutlicher ausgebildet als in den
biotitreichen Paragneisen und Myloniten (Abb. 3.8a).
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Abb. 3.8: a) Vergleich der Scherflichenparameter Lange und Breite in biotitreichen Paragneisen und
in feldspatreichen Gneisen zeigen eine Zunahme der Scherflichenlédnge mit deren Breite.
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Verhdiltnis von Ldnge zu Orientierung

Aus dem Verhiéltnis von Lange zu Orientierung (Winkel o) der Scherflichen 1d6t sich kaum
ein Trend ablesen (Abb. 3.8b). In den biotitreichen Paragneisen deutet sich schwach eine
Zunahme der Scherflachenlidnge mit flacher werdendem Winkel zur Foliation an, wihrend die
feldspatreichen Gneise cher eine entgegengesetzte Beziehung zwischen Lénge und
Orientierung der Scherflachen zeigen.
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Abb. 3.8: b) Vergleich der Scherflichenparameter Lange und Orientierung in biotitreichen Para-
gneisen und in feldspatreichen Gneisen zeigen, daf keine deutliche Korrelation zwischen den beiden
Parametern moglich ist.

Die unterschiedlich orientierten Scherflichen kommen in mehreren BetrachtungsmaBstiben
vor und werden mit zunehmender Lange breiter (Abb. 3.8a). Daher 146t sich keine eindeutige
Korrelation zwischen Breite und Orientierung herstellen. Wenn nur eine der beiden Grof3en
(Lange oder Breite) in den Vergleich mit anderen Parameter (Orientierung) einflie3t, mul3 der
Betrachtungsmaflstab mitberiicksichtigt werden. Das wird auch deutlich, wenn man
beispielsweise das Verhiltnis von Breite zu Orientierung der Scherflichen ohne den Einflufl
der Scherflichenldnge betrachten will.

Verhdiltnis von Breite zu Orientierung

Makroskopisch 146t sich beobachten, dal3 die flacher zur mylonitschen Foliation orientierten
Scherfldachen breiter sind als die jeweils steileren. Die MeBergebnisse von Scherfldchen unter-
schiedlicher MaBstibe (um bis dm) unterstreichen den beobachteten Trend (Abb. 3.8c). Die
Breite der Scherflichen weist eine loglineare Beziehung sowohl mit der Orientierung der
Scherflachen, d.h. dem Winkel zur mylonitischen Foliation, als auch mit der Lénge der Scher-
flichen auf. Es empfiehlt sich daher, die Korrelation zwischen Breite und Winkel fiir
verschiedene GroBenordnungen der Scherflichen getrennt zu betrachten.
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Abb. 3.8: ¢) Vergleich der Scherflichenparameter Breite und Orientierung in biotitreichen Para-
gneisen und in feldspatreichen Gneisen zeigen, da3 die Breite der Scherflichen mit kleiner werdenden
Winkel o zur mylonitischen Foliation deutlich zunimmt.

Zusammenfassend kann man festhalten, da3 die Miachtigkeit der Scherflichen mit flacher wer-
dender Orientierung zur mylonitischen Foliation zunimmt. Auch mit wachsender Scher-
flichenldnge 146t sich eine zunehmende Breite korrelieren. Dies gilt unabhingig von
Lithologie und Betrachtungsmafstab fiir alle beobachteten Scherfldchengefiige.

Diese geometrische Beziehung wirft die Frage nach der Verteilung der Verformung entlang
dieser Flichen auf bzw. nach einem Zusammenhang zwischen der Orientierung, der
Michtigkeit und der aufgenommenen Verformung entlang einer Scherflache. Zur Klarung der
Frage bietet sich die Methode von Ramsay & Graham (1970) zur Abschétzung der finiten
Verformung entlang der untersuchten Scherflichen an.

3.4.3 Finite Verformung entlang der Scherfldchen

Methode

Die finite Scherverformung spiegelt sich in der Schleppung der Foliation wider und ist
ungefdhr proportional zur Breite der Scherflichen. Das gilt fiir Scherflichen, die dem
Scherzonentyp I nach Hull (1988) und Means (1994) zuzuordnen sind. Diese Scherflichen
werden mit der Zeit breiter, nehmen mehr Verformung auf und erfahren strain hardening
(Verformungshértung). Nach den bisherigen Ergebnissen dieser Studie erfiillen die diffus
ausgebildeten Scherflichen in den biotitreichen Paragneisen diese Kriterien und erlaubt damit
die Anwendung der Methode nach Ramsay & Graham (1970) zur Abschétzung der finiten
Scherverformung. Fiir die diskret ausgebildeten Scherflichen, die wenig oder gar keine
Schleppung zeigen, wiirde die Methode nur eine minimale Abschitzung der akkommodierten

Verformung liefern.
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Probenauswahl und Messungen

Fiir eine exemplarische Anwendung der Methode wurde aus den biotitreichen Paragneisen die
Probe Sp-81 (nahe AufschluBBpunkt @ in Abb. 2.1) ausgewihlt, da sie schon makroskopisch
gut ausgebildete Scherflichen unterschiedlicher Orientierung aufweist.

Von den im Geldnde orientierten Proben wurden parallel zum Mineralstreckungslinear und
senkrecht zur Foliation (xz-Schnitt) Diinnschliffe (30 um) angefertigt. Unter dem licht-
optischen Petroskop wurde der Verlauf unterschiedlich zur mylonitischen Foliation
orientierter C’-Scherflachen (a0 = 14°, 19°, 27°, 35°, 47° ) abgezeichnet. Die Scherebene der
Scherfliche wurde mit einer horizontalen Referenzlinie markiert. Von dieser Referenzlinie
ausgehend wird unter verschiedenen Winkeln (® =10°,20°, 30°,...) eine Tangente an die
geschleppten Flachen gelegt (Abb. 3.9a). Die Schnittpunkte der Foliationsflachen mit diesen
Tangenten werden miteinander zu Isoconen (Linien gleicher Winkel) verbunden. Man erhélt
leicht gebogene Linien, die subparallel zur Scherflichenebene verlaufen und jeweils eine
bestimmte Schleppung in die Scherflache hinein widerspiegeln (Abb. 3.9b).

a) b)
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Abb. 3.9: Graphische Erlduterung zur Methode von Ramsay & Graham (1970) zur Ermittlung der
finiten Verformung. Skizze a) zeigt Tangenten bestimmten Winkels ®, deren Beriihrungspunkte mit
der Foliationsfliche dann b) zu Linien gleicher Winkel verbunden werden. Uber diese Isoconen
werden dann Profillinien senkrecht zur Referenzlinie gelegt.

Senkrecht zu der festgelegten Referenzlinie werden nun Profile iiber die konstruierten
Isoconen gelegt. Fiir die Darstellung in einem xy-Diagramm wird zunéchst der gemessene
Schleppungswinkel ® mittels Y= 2/tan20 in den Scherwinkel y umgerechnet (Abb. 3.10a), der
auf der y-Achse abgetragen wird. Die senkrecht zur Scherflichenebene gelegten Profilstrecken
werden auf der x-Achse abgetragen (Abb. 3.10b). Fiir sehr kleine Winkel ® (< 5 °) wird die
Methode nach Ramsay & Graham (1970) ungenau, da schon geringfiigige Variationen in der
Orientierung der Foliation zu enormen Anderungen des errechneten Scherwinkels 7 fiihren.



3. Scherflachengefiige 49

b
a) | y=2/tan20 )

e v >

c
5 11,34 25
10 5,49 é
20 2,38 g
30 1,15 o
40 0,35 3 R
45 0 — T T T T T \I\ >

Profil AB (CD)

Abb. 3.10: a) zeigt die Umrechnung des gemessenen Tangentenwinkels in die Scherverformung, v,
und b) die graphische Darstellung der Scherverformung, y, entlang eines Profils (AB) iiber die
Scherflache. Die Fliache unter der Kurve entspricht einem Mal fiir den Versatz entlang der
Scherflache.

Es ergibt sich ein parabelformiger Graph (Abb. 3.10b), der mit flacher werdender Orientierung
der Scherfldchen insgesamt hoher und mit zunehmender Méchtigkeit der Scherflachen an der
Basis breiter wird. Die Fldache unter der Kurve entspricht dem Versatz entlang der
Scherflichen. Je groBer die ermittelte Flidche, desto groBer ist auch der Versatz. Die bereits
erwédhnte Schwierigkeit, im Scherflichenzentrum einen genauen Wert fiir ¥ anzugeben, hat in
diesem Fall keine groflen Auswirkungen auf die rechnerische Auswertung. Die Spitze des
Graphen ist vergleichsweise schmal und trdgt daher nur einen geringen Teil zu der
Gesamtfliche unter der Kurve bei. Auch gibt diese Methode nur eine minimale Abschétzung
der Verformung wider, da angenommen wird, daB3 sich die Glimmerbléttchen passiv verhalten

und die Matrix entsprechend mehr Verformung aufnimmt.

Ergebnis

Die graphische Darstellung der MeBergebnisse der exemplarischen Probe Sp-81 (Abb.
3.11a,b) zeigt, daB die flacher zur mylonitischen Foliation orientierten und generell michtiger
ausgebildeten Scherfldchen eine deutlich grofere finite Verformung aufgenommen haben als

die jeweils steileren.
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Abb. 3.11: a) zeigt die nach der Methode von Ramsay & Graham (1970) abgeschétzte finite
Scherverformung, v, entlang der 5 unterschiedlich orientierter Scherflichen der Probe Sp-81. Die in
flachem Winkel o zur C-Foliation orientierten Scherfldchen, haben demnach mehr finite Verformung
aufgenommen, als die jeweils steileren Scherfldchen; b) in einem xy-Diagramm aufgetragen zeigt sich

der gleiche Trend.

3.4.4 EinfluB von Inhomogenitdten und Kompetenzkontrasten

Die foliationsparallel boudinierten Pegmatite und Aplite sind kompetente Bereiche innerhalb
der biotitreichen Paragneise und ermdoglichen es, den Einflul rheologischer Unterschiede auf

die Geometrie von Scherflichen zu untersuchen (Abb. 3.12).

Abb. 3.12: Innerhalb der biotitreichen Gneise ist eine bevorzugte Anlage der Scherflichen entlang der
lithologischen Grenzen zu beobachten. Die Scherflichen sind in den quarzreichen, festeren Lagen
steiler zur mylonitischen Foliation orientiert als in den weicheren, biotitreichen Lagen (lange
Bildkante verlauft SW-NE, AufschluBBpunkt 1, Abb. 2.1).
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Die GroBe der gescherten Klasten und Boudins variiert im Aufschluf vom mm- bis m-
Bereich. Entlang der unregelmdBig begrenzten, eingebuchteten lithologischen Kontakte
zwischen quarzreichen bzw. pegmatitischen Lagen und dem biotitreichen Gneis ist eine
bevorzugte Anlage von Scherflichen zu beobachten (Abb. 3.5a,b, 3.12, 3.13a). Die
Scherfldchen finden ihren Anfang an der unregelmifBigen Grenze des rigiden Pegmatitboudins
und pflanzen sich in die biotitreichen Lagen fort.

Auch die untergeordnet eingeschalteten Hornblendegneise und Amphibolite sind kompetenter
als die biotitreichen Paragneise. In den festeren Pegmatitlagen oder Hornblendegneisen sind
die Scherflachen generell steiler und diskreter ausgebildet als in den weicheren, biotitreichen
Partien (Abb. 3.12). Die Orientierung der Scherflichen zur mylonitischen Foliation (Winkel
o) scheint von den rheologischen Eigenschaften des deformierten Materials abhingig zu sein.
Diese Beobachtung wird durch experimentelle Ergebnisse von Deformationsversuchen an
illitreichen Lagen bestitigt (Moore et al., 1989).

3.5 Verformungsanalyse und Grad der Koaxialitéat

Um den Grad der Koaxialitit der Verformung der Pogallo-Tektonite abzuschétzen, werden die
Verformungsstrukturen und Gefiigegeometrien im Geldnde eingehend untersucht (Kap. 3.5.1).
Des weiteren wird die Gesamtverformung mittels einer 3D-Veformungsanalyse erfal3t und in
einem Flinn Diagramm dargestellt (Kap. 3.5.2). Nach der Methode von Gapais et al. (1987)
werden die konjugierten Scherflichen innerhalb der feldspatreichen Gneise in einem
Stereodiagramm dargestellt (Kap. 3.5.3).

3.5.1 Gelindebeobachtungen

In den biotitreichen Paragneisen der siidlichen Ivrea Zone nahe der P* di Velina (Abb. 2.1)
sind nahe der boudinierten Pegmatite Scharen konjugierter Scherflichen (Abb. 3.13a) zu
beobachten. In der unmittelbaren Ndhe der Boudins und Klasten (ab einer Grofle von ca. 20
cm) sind in deren ausgeschwinzten Bereichen zusétzlich zu den sinistralen Scherfldchen lokal
dextrale Scherflichen entwickelt (Abb. 3.13a).

Die dextralen und die sinistralen Scherflichen weisen eine vergleichbare Breite und Orien-
tierung auf (Abb. 3.13b). Verschiedenen Autoren (z.B. Platt & Vissers, 1980; Behrmann,
1987; Gapais et al., 1987) zufolge weisen konjugierte Scherflachen auf eine koaxiale Verfor-
mungskomponente hin. Im gleichen Aufschluf} sind in einem Abstand von knapp 1 m Falten
zu beobachten, die entgegengesetzte Vergenzen und damit entgegengesetzte Schersinne an-
zeigen (Abb. 3.14). Das unterstiitzt die Vermutung einer koaxialen Verformungskomponente.
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Abb. 3.13: a) Skizze eines boudinierten Pegmatits mit konjugierten Scherflichen in dem angren-
zenden, biotitreichen Paragneis; b) sinistrale und dextrale Scherfldchengefiige zeigen die gleiche
Geometrie und die gleiche Korrelation zwischen Breite und Orientierung (Winkel o). Die Lange der
gemessenen Scherfldchen liegt im cm-Bereich.

Abb. 3.14: Innerhalb der biotitreichen Paragneise sind im Bereich der boudinierten Pegmatite (nahe
P* di Velina) im Abstand von knapp 1 m sowohl sinistral als auch dextral vergente Falten zu
beobachten (lange Bildkante verlduft SW-NE, AufschluBpunkt 1, Abb. 2.1).
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3.5.2 Pogallo-Tektonite im Flinn Diagramm

Methode

Um die dreidimensionale Verformung der Mylonite der Pogallo Stérungszone zu erfassen,
wurden Kornformanalysen an Quarzgefiigen vorgenommen. Die Verformung innerhalb der
Pogallo-Tektonite wurde anhand der Hauptachsen der Quarzkorner abgeschitzt. Die Quarze
treten meist in einer feinkérnigen, dynamisch rekristallisierten Matrix auf, die vermutlich
einen Teil der Verformung aufgenommen hat. Dadurch werden die auf diese Weise
abgeschitzten Werte unter dem der finiten Verformung des Gesteins liegen.

Eine notwendige Annahme fiir die Anwendung dieser Methode ist die Volumenkonstanz des
Gesteins wihrend der Verformung. Fiir die Mylonite in den biotitreichen Paragneisen scheint
diese Annahme unproblematisch, da es kaum Hinweise auf Alteration oder einen merklichen
Massentransport gibt, die eine Volumenverinderung verursacht haben koénnen. In den
feldspatreichen Gneisen und Myloniten der Strona-Ceneri Zone zeigen die Ergebnisse der
gesamtgesteinschemischen Untersuchungen (Kap. 4.4.2), da Alteration und das

Neuwachstum von Mineralen nur untergeordnet auftreten.

Um die Ergebnisse verschiedener Mylonitproben vergleichen zu kénnen, ist es wichtig, die
Zusammensetzung der Gesteine zu beriicksichtigen. Mineralgehalt, Korngrole und
Kompetenzkontraste beeinflussen die Akkommodation von Verformung und damit auch die
lokale Scherfestigkeit des Materials. Wichtig ist auch der Anteil dynamisch rekristallisierten
Materials, da die weichere (rekristallisierte) Gesteinsmatrix einen Teil der Deformation
aufnimmt und somit die Rheologie des Gesteins mitbestimmt.

Probenauswahl und Messung

Die im folgenden untersuchten Proben stammen aus den quarzreichen Lagen der biotitreichen
Paragneise der siidlichen Ivrea Zone (Sp-78), aus den feldspatreichen Gneisen und Myloniten
der nordlichen Strona-Ceneri Zone (Sp-68, Sp-66) und aus den quarzreichen Gneisen und
Myloniten am lithologischen Kontakt zwischen Ivrea Zone und Strona-Ceneri Zone (Pg-8, Pg-
5). Um die Verformung entlang des kartierten Profils abzuschitzen, wurden orientiert genom-
mene Proben aus diesen Lithologien ausgewahlt. Fiir die Messungen wurden Diinnschliffpaare
(30 uwm) parallel (xz) und senkrecht (yz) zum Mineralstreckungslinear angefertigt.

Unter dem lichtoptischen Mikroskop wurden die drei Hauptachsen der elongierten
Quarzkorner mit Hilfe eines Mikrometerokulares in der xz- und in der yz-Ebene gemessen
(MeBergebnisse siche Anhang 4). Nach den Formeln

1+€1 V 1+€2 lZ/
0T e, /b T T/ G-
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werden die gemessenen Werte fiir Hauptachsen 1;, 1, und 15 in die Achsenverhiltnisse Ry, und
Ry, umgerechnet (Tab. 3.1), die dann auf Abszisse und Ordinate eines xy-Diagramms abge-

l
ny_l /lz_l

k = = (3.2)

kann der k-Wert ermittelt werden. Der k-Wert gibt die Position der analysierten Probe im
Flinn-Diagramm (Abb. 3.15) an. Die Ermittlung dieser k-Werte (Tab. 3.1) beruht auf der
Annahme, dal urspriinglich sphdrische Korner verformt wurden und die Verformung

tragen werden. Nach der Formel

volumenkonstant verlaufen ist.

Ergebnis

Die geldngten Quarze der Pogallo-Tektonite liegen im Plittungsfeld des Flinn-Diagramms
(Abb. 3.15). Daraus ergibt sich ein oblates Verformungsellipsoid, das mit seiner grofiten
Hauptachse nach NE abtaucht (parallel zum Mineralstreckungslinear). Generell haben die

Ultramylonite des Pogallo-Mylonitgiirtels hohere 1,/15
Probe |1/|2 |2/|3 k

Werte und damit eine hohere Plattungskomponente. Zu
Sp-66| 254 848 0,21 et 1 . o
dhnlichen Ergebnissen kam auch Handy (1986), mit einer

PoS | 440 629 064 Verformungsanalyse fiir den siidlichen Bereich der Ivrea

Pg8 | 173 403 024 Zone.

Sp-68 1,37 5,13 0,09
Tab. 3.1: Ergebnisse der Kornformanalyse an ausgelidngten
Quarzen unter der Annahme volumenkonstanter Verformung von
urspriinglich sphérischen Kornern.

Sp-78 1,13 8,27 0,02

-| prolate
| Verformung
N
10 — <
® bt-reicher Paragneis
1+
2= 1+2; | O fsp-reicher Mylonit
- O gtz-reicher Mylonit
5 —
B Pg5
O
Abb. 3.15: Anhand der gemessenen n 0 o biat
. . oblate
Hauptachsen geldngter Quarzkorner N Sp68 oSp78 Verformung
wurden die Achsenverhiltnisse des L
Verformungsellipsoids errechnet. R 15
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3.5.3 Asymmetrie der Scherflichengefiige

Methode

Gapais et al. (1987) nutzen die Muster von Scherflachengefiigen, um das Gesamtverformungs-
ellipsoid abzuschédtzen und Aspekte der Deformationsgeschichte zu rekonstruieren. Die
Autoren gehen davon aus, daB3 sich aktive Scherflichen miteinander verbinden miissen, um
einen moglichst grolen Teil der Gesamtverformung aufzunehmen, d.h. Kompatibilitit zu
gewihrleisten.

Eine koaxiale Verformungskomponente sollte sich in symmetrisch-konjugierten Scherflachen-
scharen widerspiegeln. Einfache Verformung sollte sich Experimenten (z.B. Tschalenko,
1970) und Geldndebeobachtungen (Berthé et al., 1979a; Platt & Vissers, 1980) zufolge in der
Dominanz einer Scherflichenschar iiber die andere, konjugierte Schar ausdriicken. Anhand
von Geldndebeispielen konnten Gapais et al. (1987) zeigen, daBB die Geometrie von
Scherfldchen deutlich mit der Form des Verformungsellipsoids variiert.

Der Methode von Gapais et al. (1987) liegt die Annahme zugrunde, die Scherfldchen seien als
easy slip Zonen zu betrachten, in denen beispielsweise strain hardening keine Rolle spielt.
Auch vernachléssigt die Methode den mechanischen Einflul der Scherflichenanlage sowie
deren Wachstum wihrend der Verformung. Fiir eine qualitative Betrachtung der Koaxialitét
der Verformung wirft dies keine Probleme auf.

Messungen

Innerhalb der hellen, quarzreichen Gneise der nordlichen Strona-Ceneri Zone treten
konjugierte, anastomosierende Scherflichenscharen auf. Die sinistrale Scherflichenschar ist
die dominante. In ihrer Ausbildung entsprechen diese Scherflichen dem symmetrischen
Mischtyp zwischen diffusen und diskreten Scherflichen (Abb. 3.1c). Die Lénge der
Scherfldchen liegt im dm- bis m-Bereich. Gemessen werden die Orientierungen der sinistralen
und dextralen Scherflichen an der Stelle ihrer stirksten Abweichung von der mylonitischen
Foliation (siche Abb. 3.2b). Zusétzlich werden die Lineationen auf den Scherflachen und die

mylonitische Foliation auf3erhalb der Scherfldchen gemessen.

Die mylonitische Foliation und die Lineation auBlerhalb der Scherflichen definieren die drei
Hauptverformungsachsen (A;, A,, A3) und dienen als lokale Referenz (Gapais et al., 1987). Die
mylonitische Foliation spannt die Scherebene (A;, A;) auf und A; entspricht der Orientierung
der Lineation. Die Senkrechte auf der Scherebene (A3) spannt zusammen mit A; die xz-Ebene
des finiten Strainellipsoids auf. Um den rdumlichen Bezug der sinistralen und dextralen
Scherflaichen zu der regionalen Foliation und Lineation (auBerhalb der anastomosierenden
Scherflachen) darstellen zu kénnen, wird die gemittelte mylonitische Foliation in die AjA;-
Ebene und die gemittelte Lineation in die Orientierung von A; rotiert.
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Ergebnis

Die Kornformanalyse an den Pogallo-Myloniten (Kap. 3.5.2) ergab fiir die hellen,
quarzreichen Gneise und Mylonite (Probe Pg-5, Pg-8) mit den anastomosierenden
Scherfldchen ein oblates Verformungsellipsoid mit k-Werten von 0,24 < k < 0,64 (siche Tab.
3.1 und Abb. 3.15). Die sinistrale Scherflichenschar iliberwiegt deutlich gegeniiber der
dextralen. Die Verformungsintensitit r (A;/A; + A/A3 - 1) liegt zwischen 4,8 und 9,7. Die
regionale mylonitische Foliation fillt steil nach SE ein, wahrend das Mineralstreckungslinear
moderat nach NE abtaucht.

Die Polpunkte der konjugierten Scherflichen bilden ein Muster von Kleinkreisen, die sich
nahe A; konzentrieren (Abb. 3.16a). Die Streuung um Aj; zeigt, dall die Linsen zwischen den
anastomosierenden Scherflichen eine moderate Plédttung erfahren haben. Eine merkliche
Scherkomponente sorgt fiir eine Orientierung der Lineation weitgehend parallel zu A; (Abb.
3.16b).

Abb. 3.16: Stereodia-
gramm der a) sinistralen
und dextralen Scherfli-
chen (weille bzw. schwar-
ze Kreise) innerhalb der
quarzreichen, hellen
Gneise und b) der Mine-
ralstreckungslineare  auf
diesen Scherflichen.

Dieses Muster spiegelt die 3D-Form der Linsen wider und zeigt eine geringe Varianz der
Lineationen auf den Scherflichen (Abb. 3.17). Der Bewegungssinn bzw. die Scherrichtung
variiert geringfiigig auf den gekriimmten Scherflichen in bezug auf die regionale Orien-
tierung. Anhand der geringen Variation der Scherflichenorientierungen senkrecht zur Haupt-
verkiirzungsrichtung und der geringen Streuung der Lineation um A; 1dBt sich nach der
Methode von Gapais et al. (1987) nur eine moderate
koaxiale Verformungskomponente fiir die feldspat-
reichen Mylonite der nordlichen Strona-Ceneri Zone
belegen.

Abb. 3.17: Die Skizze zeigt den Zusammenhang zwischen
Scherflichen- bzw. Scherzonenmustern und der
Gesamtverformungsgeschichte. Die Streuung der Linea-
tion auf den Scherflichen beruht auf der koaxialen De-
formationskomponente.
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3.6 Diskussion

3.6.1 Vorkommen von Scherflichen

In den untersuchten Proben sind C-, C’- und S- oder antithetische C’-Fldchen zu beobachten,
die eine dhnliche kinematische Rolle spielen kdnnen, wie Gleitsysteme in einzelnen Mineral-
kornern. Schon Mitra (1979) hat die Beziehung zwischen Scherzonenmustern und der
Gesamtverformung untersucht und kam zu dem SchluB, daB3 fiinf voneinander unabhingig
orientierte Scherflichen notwendig sind, um eine anndhernd homogene Verteilung der
Gesamtverformung zu gewdhrleisten. Damit erweiterte er das von Mises Kriterium von
diskreten Gleitflaichen im Kornma@stab auf duktile Scherfldchen im AufschluBmaRstab.

Dal} im Rahmen dieser Studie an keiner Stelle 5 voneinander unabhingige Scherflachen beob-
achtet wurden, kann darauf zurlickzufiihren sein, dal3 beispielsweise dynamische Rekristalli-
sation heterogene Verformung kompensieren und damit die eine oder andere Gleitflache
ersetzen kann. Auch die vermutete Verbindung von Scherflichen (Kap. 3.4.1) zu anastomo-
sierenden Netzwerken im Aufschlu3- und im DiinnschliffmafBstab (Abb. 3.5a,b) konnte eine
dhnliche Rolle spielen und einen weiteren Teil der Gesamtverformung kompensieren.
Untermauert wird diese Vermutung durch die Beobachtung von episodischem Wachstum und
Vernetzung von C’-Scherflichen in experimentell deformiertem Norcamphor (Bauer et al.,
1999). Die Verbindung der Scherflichen geht mit einem kurzzeitigen Anstieg der Verfor-
mungsrate einher. In der experimentellen Scherzone propagieren und verbinden sich die
Scherfldchen zu einem Netzwerk.

Viele Autoren (z.B. Berthé et al., 1979a,b; Platt & Vissers, 1980; White et al., 1980; Gapais &
White, 1982) bringen die Anlage von Scherfldchen in quarzreichen Gesteinen mit der Vertei-
lung groBer Verformungen bei relativ niedrigen, griinschieferfaziellen Temperaturen in Ver-
bindung. In den Scherflichen der untersuchten Proben sind allerdings keine Hinweise auf
abnehmende PT-Bedingungen wéhrend der Scherung zu finden. Syntektonischer, brauner
Biotit und feine Sillimanitnadeln sind entlang der Scherflichen gesprofit (Abb. 2.6b, 3.4a,
3.5b) und spiegeln damit amphibolitfazielle Bedingungen wéhrend der Entwicklung der
Scherfldchen wider - unabhingig von deren Orientierung und Michtigkeit. Die Gefiige zeigen
keinerlei Alteration, was gegen eine retrograde griinschieferfazielle Uberprigung spricht.
Auch der Einsatz sproder Deformation mit der Anlage der Scherfldchen ist nicht unbedingt ein
Zeichen fiir abnehmende PT-Bedingungen, sondern diirfte eher auf einer erhdhten Verfor-

mungsrate beruhen.

Die bevorzugte Anlage von Scherflichen entlang lithologischer Grenzflachen (Abb. 3.5a,b,
3.12, 3.13a) wird von verschiedenen Autoren beschrieben. So kénnen Dell’ Angelo & Tullis
(1989) in ihren experimentell deformierten Qtz-Fsp-Gesteinen beobachten, dal3 Feldspat durch
den Kompetenzkontrast zu Quarz die Anlage asymmetrischer Gefiige und Scherfldchen verur-
sacht. Gapais & White (1982) konnen das Auftreten der Scherflichen in ihren Proben entlang
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von Kompetenzkontrasten belegen. Daf3 die Spannung sich entlang von Heterogenitéten kon-
zentriert, vermuten auch Dutruge & Burg (1997). Die Autoren konnten ein nicht-linear
proportionales Verhéltnis von Volumenanteil und Verteilung der kompetenteren Phasen zu
der Dichte der Scherfldchen beobachten.

3.6.2 Zwei Hypothesen zur Anlage von Scherflichen

Aus den Uberprigungsstrukturen der im Gelinde iiberlieferten Scherflichengefiige kann eine
relative Altersabfolge abgeleitet werden. Die steileren, diskreten Flachen schneiden und ver-
setzen die flacheren, breiteren Scherfldchen und sind demnach jiinger. Nach der Methode von
Ramsay & Graham (1970) lassen sich fiir die flacher orientierten und méchtiger ausgebildeten
Scherflachen hohere finite Verformungen und Versatzbetrdge abschitzen als fiir die steilen
und diskreten Flichen (Abb. 3.11a). Unklar aber ist die inkrementelle Entwicklungs-
geschichte, die zu dem im Geldnde iiberlieferten Bild gefiihrt hat. Um die Geometrie der
Geflige zu erklédren, gibt es zwei Ansitze, die auf unterschiedlichem Wege zu dem gleichen
Ergebnis bzw. zu den gleichen Uberprigungsstrukturen fiihren.

Die erste Hypothese geht davon aus, da3 die beobachteten Scherflichen eine Lokalisierung
der Verformung wihrend der Abkiihlung und Exhumierung der aktiven Pogallo Stérungszone
darstellen. Demnach werden die Scherflichen im amphibolitfaziellen Bereich unter flachem
Winkel zur mylonitischen Foliation (C) angelegt (Abb. 3.18a). Mit sinkender Temperatur
bzw. erhohter Verformungsrate im spédten Stadium der Scherung nimmt die Viskositét der
Mylonite in der Scherzone zu und die neuen Scherflichen werden in einer steileren Orien-
tierung angelegt. Die Verformung entlang der steileren und diskreteren Flichen muf sich auf
zunehmend schmalere Bereiche konzentrieren. Sinkende Temperaturen, erhohte Verfor-
mungsrate und geringerer lithostatischer Druck sind Faktoren, die Bruchbildung und Dilata-

tion begiinstigen.
= = =
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Abb. 3.18: Schematische Darstellung der beiden hypothetischen Entwicklungen von Scherflichen: a)
Abnehmende Temperaturen bedingen eine zunechmend steilere Orientierung der neu angelegten
Flachen. b) Generell steil angelegte Scherflichen rotieren antithetisch in eine flachere Position und
werden von neu angelegten, steilen Scherflachen {iberprigt.
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In den untersuchten Proben sind jedoch keine Anzeichen retrograder Alteration zu finden, die
auf abnehmende PT-Bedingungen wihrend der Scherung hindeuten wiirden. Entlang der
Scherfldchen sind syntektonischer, brauner Biotit (Abb. 3.4b, 3.5b) und Sillimanitnadeln
(Abb. 3.4a) gesprofit. Diese Paragenese spiegelt amphibolitfazielle Bedingungen wéhrend der
Entwicklung der Scherflichen wider - unabhéngig von deren Orientierung und Machtigkeit.
Auch ist der Einsatz sproder Deformation nicht unbedingt ein Zeichen fiir abnehmende PT-
Bedingungen, sondern kann durch eine erhohte Verformungsrate oder durch ansteigende
Porenfluiddrucke verursacht werden.

Ein zweiter Erkldrungsansatz (Abb. 3.18b) favorisiert die Idee, die Scherflichen seien unter
einem steilen Winkel zur Foliation angelegt worden und mit zunehmender Deformation
antithetisch in Richtung der mylonitischen Foliation rotiert. Mikrogefiige weisen darauf hin,
daB3 die steil orientierten Scherflichen bruchhaft angelegt wurden (Abb. 3.4b,c,f,g) und die
Deformationsmechanismen entlang der Scherflichen mit progressiver Deformation wahrend
der Rotation von sprod zu viskos gewechselt haben (Abb. 3.4d,g,h). Auch Segall & Pollard
(1983) und Segall & Simpson (1986) beschreiben bruchhaft angelegte Schwéchezonen,
entlang derer sich spdtere viskose Deformation lokalisiert - allerdings ohne Rotation.

Die zyklische Neuanlage und Rotation von Scherflichen wiirde erkldren, weshalb jiingere,
sprode Scherflichen generell mylonitische Scherflichen schneiden und versetzen und trotz-
dem die gleichen, stabilen Mineralparagenesen aufweisen, wie die flachen Scherflichen und
das umgebende Gestein. Beriicksichtigt man die Ahnlichkeit in der Ausbildung, der Geome-
trie und der Gefiigeentwicklung der tiberpragenden Scherflachenscharen, spricht dies zusam-
mengenommen dafiir, da sich die Scherflichen innerhalb ein und derselben progressiven
Deformationsphase entwickelt haben.

3.6.3 Der sprod-viskose Zyklus

Spannungs- und Festigkeitsverhalten

Die diskreten, bruchhaften Scherflichen legen sich vorwiegend entlang priexistierender
Heterogenitdten (lithologische Grenzen, Klasten, Korn- und Phasengrenzen) an. Es ist zu
erwarten, dall die bruchhafte Anlage der Scherflichen, wie auch die Anlage von Briichen
generell (Price & Cosgrove, 1990), mit einem Spannungsabfall einhergeht. Die neuangelegten,
steilen und diskreten Scherflichen sind nicht penetrativ, sondern miinden an ihren Enden
konkordant in die Foliation ein. Aufgrund des Spannungsabfalls ist mit einer herabgesetzten
Schergeschwindigkeit entlang der Scherflichen zu rechnen. Viskose Deformation beginnt, wie
zuvor beschrieben, entlang der bruchhaft angelegten Scherflachen die sproden Strukturen zu
iberprigen. Auf den mylonitischen Scherflichen dominieren viskose Deforma-
tionsmechanismen und es tritt keine Reibung mehr auf. Dadurch wird die Scherfestigkeit
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entlang der C’-Scherflichen herabsetzt und es entsteht ein Festigkeitsunterschied zu dem

umgebenden Material.

Mit progressiver Verformung rotieren die Scherflichen auf die mylonitische Hauptfoliation
(C) zu, bis sie eine nahezu parallele Orientierung erreicht haben. Wihrend der Rotation
werden die Scherflichen michtiger und nehmen mehr und mehr Verformung auf. Dieses
Verhalten entspricht Scherfldchen des Typs I nach Hull (1988) und Means (1994), die mit der
Zeit breiter werden. Mit der zunehmenden Maichtigkeit der Scherflichen geht eine
Delokalisierung der Verformung einher (Abb. 3.19a). Dieser Tatsache ist es zuzuschreiben,
daB3 das gescherte Material entlang der Scherfldche strain hardening erfahrt (Abb. 3.19b) und
es bei gleichbleibender Verformungsrate einfacher ist, neues Material am Rande der
Scherflache zu deformieren als das Innere der Scherfliche (Abb. 3.19a). Damit nimmt die
Festigkeit entlang der Scherflichen wieder zu und der Festigkeitsunterschied zwischen den

C’-Scherflachen und dem umgebenden Material wird geringer.

a) b) A

differentielle
Spannung

_-_...-.s_Qf.tenﬂzg

/ Scherverformung

Abb. 3.19: a) Skizze einer ‘Typ I’ - Scherzone nach Means (1994), die mit progressiver Deformation
an Maichtigkeit gewinnt, was b) mit der Zunahme der Scherfestigkeit des deformierten Materials
(strain hardening = durchgezogene Linie) einhergeht.

Wihrend der Rotation der Scherflichen auf die mylonitische Hauptfoliation (C) zu wéchst
nicht nur die Scherfestigkeit entlang der Scherflichen, sondern auch die differentielle Span-
nung (Abb. 3.19b). Wenn die Scherflichen eine nahezu parallele Orientierung zur myloni-
tischen Foliation (C) erreicht haben, konnen sie nicht langer als unabhingige Gleitflichen
fungieren. Ist dies der Fall, so iibersteigt der differentielle Stre zur Reaktivierung dieser
subparallel orientierten Scherflichen den differentiellen Stre, der zur Anlage neuer
Scherfldchen notwendig wére (Sibson, 1985). Wenn die Festigkeit entlang der Scherflichen
die Festigkeit des umgebenden Gesteins erreicht, werden die Scherfldchen inaktiv (Agnon &
Reches, 1995) und neue, bruchhafte Scherflichen konnen sich anlegen. Kurz vor der Anlage
neuer Scherflichen wird die lokale Bruchfestigkeit des Gesteins erreicht bzw. tiberschritten.
Ein neuer Zyklus beginnt, wenn die diskreten, bruchhaft angelegten Scherflichen die zuvor

entwickelten mylonitischen Scherfldchen durchkreuzen.

Die im Rahmen dieser Studie gemachten Annahmen zum Spannungsverlauf entlang von
Scherflachen werden von Geldndedaten (Platt & Vissers, 1980) und Experimenten (Williams
& Price, 1990) bestitigt. Bis kurz vor der Anlage der Scherfldchen konnten die Autoren strain
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hardening beobachten, gefolgt von strain softening, sobald ein lokales Festigkeitsmaximum
im Moment der Anlage der Scherfldchen erreicht bzw. {liberschritten wurde. Die wiederholte
Anlage und Rotation von C’-Scherflichen kdnnte demzufolge mit einer lokalen Fluktuation

der Gesteinsfestigkeit in Zusammenhang gebracht werden (Abb. 3.20).

bruchhafte bruchhafte
Anlage Anlage
Einsatz
lonitisch : i
° myF(i?;[;:fl e Festigkeit innerhalb des Abb 3.20: Die §ogenqnnte
2 umgebenden Gesteins »dagezahnkurve® in  einem
B Spannungs-Verformungs-Dia-
fofo gramm veranschaulicht die
2 zyklische Fluktuation in der
o

o lokalen  Scherfestigkeit des
Festigkeit entlang )

der Scherflichen Gesteins. Jeder ,Zahn“ ent-

spricht einem Zyklus aus

' Rofationder  —pm Anlage“ und Rotatlpn einer

| Scherfléchen ! Scherflache. Diskussion siche
Zeit Text.

Die implizierte sprod-viskose, episodische Anlage und Rotation der im Gelédnde beobachteten
mm- bis m-grofen Scherfldchen 1dBt sich in einem Spannugs-Verformungs-Diagramm als
sogenannte ‘Sdgezahnkurve’ darstellen. Ein Zyklus von Scherflichenanlage {iber deren
Rotation bis hin zur Anlage einer neuen Generation von Scherfldchen entspricht jeweils der
Strecke von einem Sdgezahn der Kurve zum nichsten (Abb. 3.20). Die episodische Entwick-
lung von Scherflichengefiigen und die damit verbundene Fluktuation der lokalen Scher-
festigkeit hat zur Folge, da3 zumindest in dem BetrachtungsmaBstab der Scherflichen kein

steady state erreicht wird.

Auch Agnon & Reches (1995) konnen anhand eines einfachen Modells von Abschiebungen
im Bereich des Roten Meeres zeigen, dall die Rotation aktiver, abschiebender Scherflachen
eine Fluktuation in der Festigkeit entlang der Scherflichen verursacht. Der Festigkeits-
unterschied zwischen dem intakten und dem gestorten Gestein wird als Antrieb fiir die
Rotation der Scherflichen angesehen. Einen Zusammenhang zwischen dem Festigkeitsver-
halten einer Scherzone und der Orientierung der darin entwickelten Scherflichen konnten
auch Moore et al. (1989) anhand von Experimenten belegen, in denen sprode (stick-slip)
Riedel-Scherflichen einen grofleren Winkel mit dem Scherzonenrand (Y) bildeten als

aseismische Scherfldchen entlang derer eine stetige Bewegung ablief.

Daf} die Lokalisierung von Verformung in diskreten Scherflichen parallel zur mylonitischen
Foliation eines deformierten Granits mit einer gewissen Periodizitit einhergeht wurde von
Dutruge & Burg (1997) belegt. Sie vermuten, daB3 physikalische Parameter wie Korngrofe,
Viskositédtskontraste zwischen den beteiligten Mineralphasen sowie die Festigkeit der Klasten

den Prozel3 der Periodizitit bestimmen.
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Die Mafistabsfrage

Entlang lithologischer Grenzen und Heterogenitdten entwickeln sich die Scherfldchen in ver-
schiedenen MaBstiben. Homogene Verformung ist aufgrund der starken Kompetenzkontraste
zwischen Klasten und Matrix bzw. unterschiedlichen lithologischen Lagen nicht moglich. Die
Scherfldchen iibernehmen somit - unabhéngig vom Betrachtungsmalstab - eine wichtige kine-

matische Funktion und ermdglichen kompatible Verformung in einem heterogenen Gestein.

Verschiedene Autoren haben bereits auf die MaBstabsunabhéngigkeit kartierter Strukturen und
deren Ahnlichkeiten in verschiedenen MaBstiben hingewiesen (z.B. Tchalenko, 1970;
Peacock, 1996). Im Rahmen dieser Studie wurde die Entwicklung von Scherflachengefiigen in
verschiedenen Maf3stiben beobachtet. Auch der damit assoziierte Wechsel zwischen sproder
und viskoser Deformation konnte im AufschluB3- (Abb. 3.7a) und im Diinnschliffmalstab
(Abb. 3.4f,g, 3.7b) beobachtet werden.

Diese Beobachtungen geben Anla3 zu der Annahme, daf3 die Entwicklungsgeschichte und die
Geometrie der beobachteten Scherflichengefiige unter Vorbehalt auch auf grofere MaBstébe
tibertragen werden konnten. Die Bildung neuer Scherflichen diirfte in jedem Maf3stab mit
einem Abfall in der differentiellen Spannung und auch mit einer Herabsetzung der lokalen
Gesteinsfestigkeit einhergehen. Wenn der MaBstab, in dem Heterogenitéten auftreten, und die
Spannungskonzentration entlang solcher Heterogenititen grofl genug sind, ist es denkbar, daf3
der durch Lokalisierung bedingte Spannungsabfall mit der Freisetzung seismischer Energie
verbunden sein kann. Dafiir gibt es jedoch keine Belege, beispielsweise in Form von Pseudo-
tachyliten entlang von Scherfldchen.

3.6.4 Vergleich mit anderen Modellen

Platt & Vissers (1980) beschreiben Scherflachen aus stark anisotropen Gesteinen, die in gene-
tischem Zusammenhang mit einer Deckeniiberschiebung stehen. Die Autoren bezweifeln die
uneingeschriankte Verwendbarkeit der Scherflichen als zuverldssige Schersinnindikatoren, da
diese hdufig konjugiert auftreten oder bisweilen abwechselnden Schersinn anzeigen. Generell
gehen die Autoren davon aus, daB3 Scherflaichengefiige Ausdruck einer koaxialen Verkiir-
zungskomponente senkrecht zu einer élteren Anisotropie (mylonitische Foliation) sind.

Symmetrisch-konjugierte Scherfldchen treten demnach auf, wenn die Hauptstreckungsachse
des iibergeordneten pure shear parallel zur Foliation liegt. Ist die Hauptstreckungsachse
schrig zur mylonitischen Foliation orientiert, entwickeln sich asymmetrisch konjugierte
Scherflichengefiige. Scherflichenscharen des gleichen Bewegungssinns entstehen, wenn die
Hauptstreckungsachse des iibergeordneten simple shear einen Winkel o mit der mylonitischen
Foliation bildet (o #0 und o< 45). Die Autoren beziehen sich in ihren Ausfiihrungen
allerdings nur auf die mylonitische Foliation (ihre S-Fldchen) und lassen die Schieferung
aufer acht.
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Weiterfiihrend entwickelte Platt (1984) ein quantitatives Modell, nach dem sich sowohl konju-
gierte Scherflichenscharen als auch mehrere Scharen des gleichen Bewegungssinns mit pro-
gressivem simple shear erzeugen lassen. Eine mogliche Erkldrung sieht Platt (1984) in der
rdumlichen Aufteilung der Gesamtverformung in Gleiten entlang diskreter Flidchen parallel
der S-Flachen und der C’-Scherfldachen, sowie Rotation der Bereiche zwischen den Scher-
flachen. Die Gleitfldchen parallel zur den S-Fldchen stellen eine Art kinematische Verbindung
mit den C’-Scherflichen her und verursachen eine hohere koaxiale Verformungskomponente
in den Bereichen zwischen den C’-Scherflichen. Die Strukturen dieser Doménen spiegeln

daher nicht die Gesamtverformung wider und miissen mit Vorsicht interpretiert werden.

Das Auftreten von Scherflachenscharen in mehreren Generationen erklért Platt (1984) damit,
daB3 die Scherflachen antithetisch auf die Hauptfoliation zu rotieren (wihrend sie synthetische
Verformung akkommodieren), inaktiv werden und von neuen, steileren Scherflichen abgeldst
werden. Diese Scherflichengefiige konnen sich nur dann unter einem simple shear Regime
entwickeln, wenn die Scherrichtung bzw. die Hauptstreckungsachse einen Winkel o # 0 mit
der Foliation bildet. In seinem Modell beriicksichtigt Platt (1984) nur {ibergeordneten simple
shear und nimmt fiir die S-Flachen passive Rotation an. Auch bezieht er Dilatation nicht mit
ein. Dennoch kommt Platt’s (1984) Modell unseren Interpretationen der beobachteten
Scherflachengefiige am néchsten, da es ebenfalls eine antithetische Scherfldchenrotation und
die Nukleation neuer Scherflachen beriicksichtigt.

Mittels numerischer Modellierungen der Verformung kann Stock (1992) eine antithetische
Rotation von Scherflichengefiigen und der dazwischen liegenden Foliation belegen. Das
kinematische Modell basiert auf der Annahme eines einzelnen, elliptischen Festkorpers
(Mikrolithon) variabler Kompetenz innerhalb einer homogenen Matrix. Parameter wie
Viskositét, Reibung, Strel und die Entwicklung neuer Scherflichen werden nicht beriick-
sichtigt. Die Deformation wird zudem als steady state mit konstanten Verformungs-
inkrementen angenommen. Das 1468t sich nicht mit unseren SchluBlfolgerungen einer
zyklischen Entwicklungsgeschichte von Scherflichen und damit verbundenen Schwankungen
in der lokalen Festigkeit korrelieren.

Realistische Bedingungen fiir die Entwicklung asymmetrischer Scherflichengefiige spiegelt
nach Stock (1992) ein Modell mit kombiniertem simple shear und pure shear und einem
relativ kompetenten Mikrolithon (80% Festkorperrotation) wider. In diesem Fall wird eine
antithetische Rotation des Mikrolithons und der internen Foliation postuliert. Das deckt sich
mit in dieser Studie gemachten Beobachtungen, dal3 die Orientierung der S-Flichen von der
Orientierung der sie umgebenden C’-Scherflichen abhidngt und eventuell mitrotiert (Abb. 3.6).
Berticksichtigt man eine interne koaxiale Deformation des Mikrolithons, so wird der Effekt
der antithetischen Rotation Stock (1992) zufolge noch verstirkt. Der Autor kommt zu dem
SchluB3, daB die antithetische Rotation von Scherflachengefiigen und der dazwischenliegenden

Foliation eine Konsequenz der Verformungsbedingungen ist.



3. Scherflachengefiige 64

3.6.5 Randbedingungen fiir ein Modell

Die im Rahmen dieser Studie gewonnenen Erkenntnisse und Schluf3folgerung zu der

zyklischen Anlage und Rotation sprod-viskoser Scherfldchen basieren auf einem theoretischen

Ansatz. Eine Zusammenfassung der Ergebnisse in einem synoptischen Modell wiirde es

vereinfachen, die Theorie zu iiberpriifen und das Modell auf andere Geldndebeispiele

anzuwenden. Fiir weiterfiilhrende Arbeiten und Uberlegungen sind folgende, bekannte

Randbedingungen zu berticksichtigen:

Die Verformungsanalysen dieser Studie belegen eine generell nicht-koaxiale Verformung
mit einer koaxialen Komponente. Die Richtung von o; diirfte somit zwischen 45 und 90 °
zur mylonitischen C-Foliation orientiert sein, aufgrund der relativ geringen koaxialen

Komponente (Kap. 3.5.3) vermutlich eher nahe 45 °.

In Abhéngigkeit von der Viskositit des deformierten Materials kann es an Kompetenzkon-
trasten zur Refraktion der Verformung, d.h. Verdnderungen der Richtung und auch der In-
tensitdt der Verformung kommen (Treagus, 1988). Da den biotitreichen Paragneisen
pegmatitische Lagen in verschiedenen Mafistiben eingeschaltet sind, sollte dies fiir die
Abhandlung der dort entwickelten Scherflachen bedacht werden.

Es gibt Hinweise auf die Anwesenheit von fluiden Phasen (Neuwachstum von Biotit)
wihrend der Anlage der C’-Scherfldchenanlage. Keinen Hinweis aber gibt es auf Fluidflul
oder einen merklichen Fluiddruck, der den Umgebungsdruck und damit auch o3 beeinflus-
sen wiirde. Man kann daher davon ausgehen, dal o3 wiahrend der Anlage der C’-Scher-
flachen relativ konstant bleibt. Schwankungen im Spannungszustand wéhrend der Anlage
und Rotation der Scherflichen kdnnen mit Verdnderungen von o, ausgedriickt werden.

Die Scherflachengefiige haben sich unter amphibolitfaziellen Bedingungen angelegt und es
gibt keinen Beleg fiir retrograde Alteration oder sinkende PT-Bedingungen wihrend ihrer
Entwicklung. Auch konnten keine Anzeichen fiir Extension wéhrend der bruchhaften
Anlage der Scherfldchen beobachtet werden.

Die bruchhafte Anlage der Scherflichen geht mit einem Spannungsabfall einher, d.h. die
Differentialspannung o, = (o) - 63) senkrecht auf der Scherfliche wird kleiner. Mit der
Rotation baut sich parallel zu den Scherfldchen allmdhlich wieder Spannung auf. Im Mohr-
diagramm driickt sich dies durch Verédnderungen im Durchmessers des Mohrkreises aus.

Auf den mylonitischen Scherflichen dominieren viskose Deformationsmechanismen und
es tritt keine Reibung mehr auf, d.h. die Reibung ist = 0. Da die Reibung p iiber p = tan¢ in
den Steigungswinkel ¢ der Umhiillenden im Mohrkreisdiagramm einflieft, kann man an-

nehmen, dal auch die Steigung der Umhiillenden m = 0 wird.
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4 Fluidmigration und Massentransport in der amphi-
bolit- bis griinschieferfaziellen Pogallo Storungszone

4.1 Einleitung

Fluidmigration ist in der Erdkruste hiufig entlang von Stérungszonen konzentriert (Kerrich,
1986; McCaig, 1987; McCaig & Knipe, 1990; Dipple & Ferry, 1992; Fricke et al., 1992;
Streit & Cox, 1998). In der oberen Kruste werden solche Fluidmigrationen durch Mineral-
ausscheidungen in Implosionsbrekzien (Sibson, 1986) oder hydrothermale Alteration von
Kataklasiten angezeigt (Streit, 1998). In mittelkrustalen Scherzonen werden Anzeichen fiir
Fluidinfiltration meist aus Unterschieden in der gesamtgesteinschemischen Zusammensetzung
von Myloniten und deren Ausgangsgesteinen abgeleitet (z.B. O’Hara, 1988; Dipple et al.,
1990; Glazner & Bartley, 1991; Selverstone et al., 1991; Mohanty & Ramsay, 1993; Goddard
Evans, 1995), oder aus Untersuchungen zu stabilen Isotopenverhiltnissen (z.B. Kerrich, 1986;
McCaig & Knipe, 1990; Dipple & Ferry, 1992; Fricke et al., 1992; Streit & Cox, 1998).

Fluidbewegungen und Massentransport in aktiven Scherzonen spielen beispielsweise eine
grofle Rolle bei der Bildung von hydrothermalen Lagerstétten (z.B. Cox et al., 1987; Zhang et
al., 1989; Mikuchi & Ridley, 1993; Leitch & Lentz, 1994; Robert et al., 1995) und fiir die
Migration von Kohlenwasserstoffen entlang von Storungen in Sedimentbecken (z.B.
Etheridge et al., 1988, Fisher & Knipe, 1998).

Die vorliegende Studie konzentriert sich besonders auf die verschiedenen Einfliisse tiberwie-
gend bruchhafter bzw. iiberwiegend mylonitischer Verformung auf die Ausbildung von Fluid-
wegsamkeiten in Scherzonen. Als Fallbeispiel werden die mittelkrustalen Mylonite der
Pogallo Linie untersucht, die wihrend ihrer Heraushebung in die obere Kruste eine kata-
klastische Uberprigung erfahren haben. Diese Heraushebung ist zeitlich nach der Entstehung
der zuvor beschriebenen Scherflichengefiige einzuordnen. Das bietet die Mdglichkeit, den
Zusammenhang zwischen migrierenden Fluiden und dem jeweiligen Deformationsstil

eingehend zu studieren.

Ein wichtiger Gesichtspunkt bei der Untersuchung von Scherzonen ist die Kopplung von che-
mischen und mechanischen Einfliissen fluider Phasen. So wird Diffusionskriechen durch die
Anwesenheit von Fluiden begiinstigt und setzt die Gesteinsfestigkeit deutlich herab (Cox &
Etheridge, 1989). Wéhrend der Metamorphose konnen Fluide die Mobilitdit von Ionen
erhéhen und durch die Bildung neuer, kleiner, undeformierter Korner reaction softening
bewirken (White & Knipe, 1978; Janecke & Evans, 1988; Wintsch et al., 1995; Fliervoet,
1995). In den durch Alteration entstandenen, schwécheren Mineralphasen lokalisiert sich die

Deformation.

Hoher Porenfluiddruck kann die Anlage und das Wachstum von Mikrobriichen induzieren
(Etheridge et al., 1983, 1984; Knipe & McCaig, 1994; Zhang et al., 1994) und dadurch die
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Permeabilitdt eines Gesteins erheblich erhohen (Knipe & McCaig, 1994; Oliver, 1996). Die
Versiegelung von Briichen und Kliiften kann andererseits zu einer erhohten Festigkeit des
Gesteins flihren (Sibson, 1986; Chester et al., 1993; Fisher & Knipe, 1998; Streit, 1998). Dies
kann zur Folge haben, daB3 sich erneut erhdhte Fluiddriicke aufbauen, die wiederum die
Festigkeit des Gesteins herabsetzen. Der Wechsel zwischen Anlage und Verheilung einer
Storungszone kann zu lokalen Schwankungen in der Festigkeit des Gesteins fithren und wird
als moglicher Ausloser fiir Erdbebenzyklen interpretiert (Sibson, 1975; Blanpied et al., 1992).

Die Permeabilitdt eines Gesteins spielt fiir die Mechanismen der Fluidmigration und das
Fluid/Gesteins-Verhéltnis eine wichtige Rolle. Innerhalb von Scherzonen ist die Permeabilitit
der Gesteine etwa dreimal so gro3 wie im Nebengestein (McCaig, 1997). Eine Erh6hung der
Permeabilitdt innerhalb aktiver Stérungszonen durch Deformation wird als wichtiger
Kontrollfaktor fiir die Fluidmigration in der Kruste angesehen (z.B. Etheridge et al., 1984;
Kerrich, 1986; O’Hara, 1988; Glanzer & Bartley, 1991; Selverstone et al., 1991; Cox, 1995;
Oliver, 1996; Streit & Cox, 1998).

In Rahmen dieser Studie werden gesamtgesteinschemische, petrologische und strukturelle
Untersuchungen an Myloniten und Kataklasiten der Pogallo Linie présentiert. Die Kombi-
nation verschiedener Arbeitsmethoden, wie z.B. Rontgenfluoreszenzanalyse, Mikrosonde,
Licht- und Rasterelektronenmikroskopie ermoglicht es, das Zusammenspiel von Deforma-
tionsstil, Metamorphose, Alteration, Verformungsverhalten und Fluidmigration zu betrachten.
Anhand der prasentierten Ergebnisse wird die Ausbildung verschiedener Fluidwegsamkeiten
sowie Alterationsmuster in Myloniten und Kataklasiten unterschiedlichen krustalen Bereichen
der Pogallo Storungszone zugeordnet.

4.2 Analytische Methode

Im Val Grande wurden im Bereich der Pogallo Linie (siche Kap. 2.3) insgesamt 14 Proben
von Myloniten und Kataklasiten sowie deren Protolithen genommen (Abb. 4.1). Zwei weitere
Proben (Xrf-15, Xrf-16) stammen aus biotitreichen Gneisen (,,Kinzigite*) der siidlichen Ivrea
Zone, die sich nordwestlich des Mylonitgiirtels anschlieBen (Abb. 2.2). Die Probenmenge
belduft sich in der Regel auf 10 bis 12 kg. Bei drei Kataklasiten (Xrf-5, Xrf-6, Xrf-7) war die
Materialausbeute mit 2 bis 3 kg geringer.

Fir die Analysen der Hauptelemente wurden aus vorgetrocknetem (105°C) und
pulverisiertem Probenmaterial, unter Zusatz des FluBmittels Spektromelt A12 (Li,B4O; +
LiBO,), Schmelztabletten hergestellt. Die Spurenelemente wurden an Pulverpresstabletten
gemessen (Anhang 5a). Durchgefiihrt wurden die Analysen von Frau Griinhduser an einem
wellenldngendispersiven Rontgenfluoreszenzspektrometer PW 1400 von Philipps am Institut
fiir Geowissenschaften und Lithosphdrenforschung der Justus-Liebig-Universitit in Gieflen.
Die Betriebsbedingungen des Spektrometers liegen flir die Hauptelemente bei 40 kV und
65 mA und variieren bei den Messungen der Spurenelemente (Anhang 5b).
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Die Einzelergebnisse der Rontgenfluoreszenzanalysen der beprobten Pogallo-Tektonite, deren
Nebengestein und der biotitreichen Gneise und Schiefer sind im Anhang 5c aufgelistet.
Fehlerbetrachtung sieche Anhang 6. Mittelwerte der Haupt- und Spurenelementanalysen der
verschiedenen Proben sind in Tab. 4.1 aufgelistet.

wrto/. Xrf-1 Xrf-2  Xrf-3 Xrf-4 Xrf-5 Xrf-6 Xrf-7 Xrf-8 Xrf-9 Xrf-10  Xrf-11  Xrf-12 Xrf-13 Xrf-14 Xrf-15 Xrf-16

SiO» 68,33 67,11 66,01 6593 64,61 70,30 81,09 67,64 6532 6427 6644 68,85 4896 7694 68,07 64,58
TiO» 0,63 0,71 0,78 0,68 0,60 0,43 0,11 0,75 0,59 0,80 0,68 0,76 0,61 0,09 0,59 092
AlL,Os | 15,19 15,53 1547 1536 14,56 13,08 9,53 16,31 17,18 16,57 17,08 16,05 1527 13,06 16,10 19,90
Fe,Oz | 4,80 545 555 5,57 5,02 3,39 1,48 582 5,77 6,12 5,61 538 1099 1,31 505 736

*

MnO | 0,06 007 009 007 006 004 00l 008 010 010 0,10 007 02l 005 010 0,06
MgO | 1,87 217 2,10 234 18 095 028 231 1,88 224 1,97 1,80 901 0,16 222 2,14
CaO | 1,64 2,19 223 145 174 216 0,55 2,64 445 179 186 246 1024 0,86 348 046
Na;O | 2,76 3,09 3,17 298 064 144 271 273 294 252 297 281 205 311 362 090
K:O | 320 220 325 322 78 657 356 2,67 352 323 268 331 104 443 187 524
P,Os | 0,14 0,17 022 0,19 018 0,14 009 021 015 0,19 0,19 023 013 018 028 0,13

) 98,61 93,69 98,88 97,79 97,09 98,51 9942 101,17 101,910 97,83 99,57 101,721 98,49 100,19 101,38 101,69
ppm

Cr 59,1 692 565 684 71,5 417 129 737 250 764 657 47,1 4053 11,0 553 93,0
Ni 232 279 206 298 512 309 145 301 58 303 282 179 424 25 158 387
Cu 192 17,5 17,7 20,1 224 659 494 238 12,1 31,1 241 140 424 00 00 00
Zn 592 589 1034 1513 409 223 83,6 571 80,6 1287 97,6 759 1420 34,1 770 1062
Ga 17,5 181 192 197 147 122 87 194 189 198 21,8 200 169 183 180 245
Pb 21,6 18,1 500 73,6 84 30,1 803 175 166 252 220 189 244 212 27,1 229
Th 0,1 11,6 89 130 115 103 60 95 72 119 12,1 124 00 45 79 112
Ba 6542 6003 610,0 5954 12395 8413 312,0 657,01 672,8 713,6 752,5 7762 1584 1860 512,1 850,
Rb 1132 91,0 1324 1423 350,5 273,5 147,0 1033 1385 1475 1156 1172 67,1 1914 824 1996
Sr 186,3 208,5 207,3 152,6 340,9 1650 949 2285 2766 247.6 2199 1791 3484 82,1 308,7 1816
Y 31,7 324 320 31,0 321 222 12,6 315 225 297 286 340 139 197 29,1 279
Zr 175,1 197,8 204,0 1844 171,8 1323 555 1883 1337 1931 167,5 1936 19,1 608 1302 170,1
Nb 18 11,9 11,9 125 122 112 77 125 80 135 141 137 33 94 84 172

Tab. 4.1: Gesamtgesteinschemische Analysen der Pogallo-Tektonite im Val Grande. Hauptele-
mentkonzentrationen in Gew. %, Gehalt der Spurenelemente in ppm. Fe,O5;* umfafit FeO.

4.3 Probenprofil

Im kartierten Bereich des Val Grande ist die Pogallo Linie innerhalb der feldspatreichen
Gneise der nordlichen Strona-Ceneri Zone lokalisiert, ca. 50 m siidostlich des lithologischen
Ubergangs zu den biotitreichen Paragneisen der siidlichen Ivrea Zone (Abb. 2.2). Das Proben-
profil erstreckt sich iiber einen knapp 40 m breiten Abschnitt und verlduft senkrecht zum
Streichen der Mylonite und Kataklasite der Pogallo Linie (Abb. 4.1). Zu beiden Seiten des
Mylonitgiirtels findet sich der lithologisch einheitliche, schwach flaserige und feldspatreiche
Gneis der nordlichen Strona-Ceneri Zone. Die Koexistenz von Biotit und Hellglimmer gibt
obergriinschieferfazielle Metamorphosebedingungen fiir die feldspatreichen Gneise an (siche
Kap. 2.3). Diese Gesteine sind durch die Probe Xrf-1 représentiert.

Der feldspatreiche Gneis (Xrf-1) stammt vom siidostlichsten Rand des Mylonitgiirtels der
Pogallo Linie (detaillierte Beschreibung Kap. 2.2.3). Die gesamtgesteinschemische Zusam-
mensetzung dieser Gneise dhnelt der von typischen Peliten (Khaffagy, 1971; Mason, 1966),
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was fiir eine sedimentédre Entstehung spricht. Dies deckt sich mit Beschreibungen von Boriani
et al. (1977), wonach die Strona-Ceneri Zone hauptsédchlich Metasedimente umfaf3t. Von allen
genommenen Proben weist Xrf-1 die geringste Verformung und Alteration auf. Die Element-
konzentration des feldspatreichen Gneises ist der innerhalb der Mylonite (Tab. 4.1) sehr
dhnlich. Daher wird die Probe Xrf-1 als das anzunehmende Ausgangsgestein der Tektonite
der Pogallo Linie angesehen.

Mylonitgirtel
Pogallo Linie

Strona-Ceneri Zone

quarzreicher Gneis
feldspatreicher Gneis

foliierter Amphibolit

Hornblende-Gneis |_ ;‘ \L)“r\_,_/-/
Mylonit 5m :;@1
Ultramylonit NS

y! g

AlEHROL

Kataklasit @‘ H

Qtz
Hbl _— - —_ - _—
Kfs
PI

Bi —_— — e P

Ms
Ttn —_—
Chl e e
Epd _— | —
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Abb. 4.1: Skizze des beprobten Profils {iber den Mylonitgiirtel der Pogallo Linie, der einen asym-
metrischen Verformunggradienten aufweist. Die Nummern in Kreisen geben die Lokalitit der
gesamtgesteinschemischen Proben an. Die syntektonischen Mineralparagenesen einzelner Lithologien
sind unterhalb der Skizze zusammengefal3t (durchgezogene Linie = Mineral hdufig, unterbrochene
Linie = Mineral untergeordnet).

Der am stirksten deformierte Bereich der Stérungszone ist innerhalb der feldspatreichen

Gneise der nordlichen Strona-Ceneri Zone und damit innerhalb eines homogen zusammenge-
setzten Gesteins situiert. Aus diesem zentralen Bereich stammen die analysierten Mylonit-
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proben Xrf-2, Xrf-3, Xrf-10 (siche Abb. 4.2a), Xrf-11 und die Ultramylonitproben Xrf-4, Xrf-
8, Xrf-12.

= =

Abb. 4.2: a) Mylonitprobe mit ca. 100 um groBen Feldspatklasten und einer sehr feinkérnigen Matrix
> 5 um (Probe Sp-56, gekreuzte Nicols, lange Bildkante = 1,25 mm).
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Abb. 4.2: b) Reaktivierter, schlecht sortierter Kataklasit mit Bruchstiicken adlterer Kataklasite in der
Matrix eines jlingeren (Probe Xrf-5, ungekreuzte Nicols, lange Bildkante 2,5 mm).

Der am stirksten deformierte Bereich des Mylonitgilirtels wird von einer 10 cm breiten Kata-
klasezone gebildet, die von einer markanten Storungsnarbe begleitet wird (Abb. 2.5a). Aus
der Kataklasezone konnten drei nah beieinander liegende Proben genommen werden. Es
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stammt jeweils eine Probe vom nordwestlichen Rand (Xrf-6), eine vom siidostlichen Rand
(Xrf-5, siche Abb. 4.2b) und eine aus der Mitte der makroskopisch nicht untergliederbaren
Kataklasezone (Xrf-7).

Nordwestlich der Kataklasezone sind drei schwach foliierte Amphibolitbdnder in die feldspat-
reichen Gneise eingeschaltet, von denen eines beprobt wurde (Xrf-13). Die hohen Ca-, Fe-
und Mg-Gehalte konnen auf einen Amphibolanteil von ca. 35 % zuriickgefiihrt werden. Der
niedrige Si-Gehalt spiegelt sich in dem geringen Quarzanteil wider. Die hohen Cr-Gehalte (>
400 ppm) unterstreichen die basische Signatur des Gesteins (Janda et al., 1965). Als Protolithe
der Amphibolitbinder kommen die von Boriani & Sacchi (1973) beschriebenen basischen
Génge entlang der CMB-Linie in Frage, die auch von der Pogallo-Deformation erfaf3t wurden
(Handy, 1986).

Der mylonitisch deformierte Hornblendegneis (Xrf-9) bildet eine 50 cm breite Lage innerhalb
des Mylonitgiirtels. Die bis zu 1 cm grofen Hornblendeklasten sind vermutlich fiir die leicht
erhohten Al- und Ca-Gehalte verantwortlich. Aufgrund der dhnlichen Spurenelement-
verteilung 148t sich eine genetische Verbindung zu den feldspatreichen Gneisen nicht aus-
schlieBen, auch wenn das Ca/Ti-Verhiltnis tendenziell eine basische Zusammensetzung
impliziert (Khaffagy, 1971).

Den feldspatreichen Gneisen der Strona-Ceneri Zone sind an ihrem nordwestlichsten Rand,
am lithologischen Kontakt zu den Gesteinen der Ivrea Zone, auf knapp 10 m quarzreiche
Gneise eingeschaltet (Abb. 4.1), die ebenfalls von der mylonitischen Pogallo-Deformation
erfalit wurden (Xrf-14). Der hohe Gehalt an SiO; und der sehr niedrige TiO,-Anteil weisen
auf magmatischen Ursprung hin (Mason, 1966; Khaffagy, 1971), ebenso die Verhiltnisse der
Alkalien und die makroskopisch beobachteten groen Kalifeldspatkristalle (Khaffagy, 1971).
Das konnte mit den sogenannten ,,Ceneri Granitoiden™ in Zusammenhang gebracht werden,
deren S-Typ Signatur die auf partielle Aufschmelzung umgebender Metasedimente hindeutet
(Zurbriggen et al., 1997). Dennoch muf3 bedacht werden, da3 der hohe SiO,-Gehalt und der
niedrige Ti0,-Gehalt auf fluidbedingte Silifizierung des Gesteins zuriickgehen konnen.

Die Probe Xrf-16 (500 m NW des Mylonitgiirtels der Pogallo Linie, Abb. 2.1) reprisentiert
die Zusammensetzung der biotitreichen Paragneise der siidlichen Ivrea Zone. Charakteristisch
ist ein hoher Anteil an K,O und TiO,, was sich mit dem hohen Gehalt an Biotit (30 %)
korrelieren 14Bt. Der geringe Feldspatgehalt (< 15 %) schldgt sich in niedrigen Werten fiir
CaO und Na,O nieder. Al,O3; und Fe,O; sind in der Probe Xrf-16 deutlich hoher konzentriert
als in allen iibrigen analysierten Proben (Ausnahme: Amphibolit Xrf-13), der SiO,-Gehalt
hingegen ist niedriger als in den feldspatreichen Gneisen der Strona-Ceneri Zone (Tab. 4.1).
Eine weitere Probe aus den biotitreichen Paragneisen (Xrf-15) nahe dem lithologischen
Kontakt der Ivrea Zone zur Strona-Ceneri Zone (Abb. 2.1) weist einen héheren Gehalt an
Si0,, CaO und Na,O auf, was sich durch héhere Quarz- und Feldspatgehalte ausdriickt. Der
geringere Glimmeranteil spiegelt sich in den niedrigen K,O-Werten wider.
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4.4 Massenbilanz

Im folgenden werden die Ergebnisse der gesamtgesteinschemischen Analysen von Myloniten
und Kataklasiten der Pogallo Linie sowie deren Nebengestein graphisch und rechnerisch aus-
gewertet. Anhand von Isoconendiagrammen nach Grant (1986) kann eine Massenbilanzrech-
nung vorgenommen werden, um das Ausmal} der metasomatischen Alteration abzuschitzen

und den Massentransport innerhalb der Stérungszone zu quantifizieren.

Basierend auf den gesamtgesteinschemischen Analysedaten kann der Massentransport inner-
halb einer Scherzone ermittelt werden. Die Isoconenmethode nach Grant (1986) beruht auf
einem Rechenverfahren nach Gresens (1967) und erlaubt einen direkten Vergleich zwischen
den Elementkonzentrationen des alterierten und deformierten Gesteins und dessen Protolith.
Die Methode macht es sich zu Nutze, dal} sich bestimmte Elemente wiahrend der Deformation
oder Alteration nahezu immobil verhalten, d.h. sehr schwer 10slich sind. Hat man diese
Elemente bestimmt, kann eine Abschiitzung der chemischen Anderungen bzw. der Massen-
transporte in der Scherzone durchgefiihrt werden.

Allgemein als immobil oder sehr schwer 16slich gelten die Hauptelemente Al, Ti (Tobisch et
al.,, 1991; Marquer & Burkhard, 1992; Erslev & Ward, 1994; O’Hara, 1994) und einige
Spurenelemente wie Y, Zr und Nb (Grant, 1986; O’Hara, 1988, 1990; Glanzer & Bartley,
1991; Selverstone et al., 1991; Marquer & Burkhard, 1992; Streit & Cox, 1998). Obwohl Ti in
Experimenten unter hydrothermalen Bedingungen mit 0,05 ppm eine sehr geringe Loslichkeit
hat (Wedepohl, 1969; O’Hara & Blackburn, 1989), zeigen Untersuchungen an mittelkrustalen
Scherzonen eine Mobilitdt von Ti an (O’Hara, 1988; Selverstone et al., 1991). Auch Al kann
in krustalen Scherzonen mobil sein (Bailey et al., 1994; Mohanty & Ramsay, 1993; Palm et
al., 1995; Zulauf et al., 1999). In besonders sauren (pH < 4) oder stark alkalischen Wéssern
sind beispielsweise hohere Konzentrationen von Al’" zu verzeichnen und damit erhdhte
Loslichkeiten des Elements zu erwarten (Wedepohl, 1969). Die relative Loslichkeit einiger
Elemente scheint empfindlich auf die Fluidzusammensetzung, sowie den pH-Wert und die
Druck- und Temperaturbedingungen wahrend der Deformation zu reagieren. Die Annahmen
zu der relativen Immobilitdt mancher Elemente miissen daher mit Vorsicht gemacht werden
und sich mit den syndeformativen Mineralparagenesen korrelieren lassen. Im Rahmen dieser
Untersuchungen werden die Elemente Al, Ti, Y, Zr und Nb als immobil betrachtet.

4.4.1 Das Isoconen-Diagramm nach Grant (1986)

Die graphische Methode zur Auswertung gesamtgesteinschemischer Analysen nach Grant
(1986) ermoglicht eine Kontrolle {iber die relative Elementmobilitdt zwischen alteriertem
Gestein und Protolith. Die auf 100 Gew.% Masse normierten Analysedaten werden in einem
Isoconendiagramm (Grant, 1986) dargestellt, mit der Elementkonzentration des Protoliths auf
der x-Achse und der Elementkonzentration der deformierten bzw. alterierten Gesteine auf der
y-Achse. Durch die als immobil angenommenen Elemente (Al, Ti, Y, Zr, Nb) wird eine Ur-
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sprungsgerade gelegt. Eine solche Gerade wird als Isocone bezeichnet und verbindet
Elemente gleicher relativer Konzentration in Protolith und deformiertem Gestein (Abb. 4.3).
Je mehr Elemente auf dieser Geraden liegen, desto zuverldssiger ist zum einen die relative
Immobilitit dieser Elemente und zum anderen die Lage der Isocone im Diagramm. Im
Idealfall sollten alle immobilen Elemente direkt auf dieser Isocone liegen. Geringe Abwei-
chungen konnen jedoch durch a) Heterogenititen im Ausgangsgestein, b) analytische Fehler
und/oder c) selektive bzw. unterschiedliche Mobilitdt der einzelnen Elemente bedingt sein.
Die Isocone wird durch folgende Gleichung (Grant, 1986) beschrieben:

C*=MOMMHC® 4.1

C° und C* stehen fiir die Elementkonzentrationen in Ausgangsgestein und alteriertem
Gestein. M entspricht der Masse des Ausgangsgesteins und M” der Masse des alterierten
Materials. Mit Hilfe der Isoconensteigung m,

m =MoM* 4.2)

konnen Massendnderungen AM in Gew.% zwischen Ausgangsgestein und alteriertem Gestein
ermittelt werden (Grant, 1986):

AM = (1/m * 100) - 100 = 100 * (1/m - 1) (4.3)

Bei einer Steigung von m = 1 liegt konstantes Massenverhalten vor, d.h. C* = C°. Fiir m < 1
ist ein Massenzugewinn innerhalb der Scherzone zu verzeichnen, wihrend m > 1 einen
Massenverlust anzeigt. Mit Hilfe der Steigung m 146t die Konzentrationsanderung AC eines
bestimmten Elements (i) gegeniiber dem Ausgangsgestein bestimmen:

AC;=C*/m-C° (4.4)

C;* entspricht der Elementkonzentration in alteriertem Gestein, C;° der im Ausgangsgestein.
Daraus resultiert die Konzentrationsdnderung AC; eines bestimmten Elementes (i) gegeniiber
dessen Konzentration im Ausgangsmaterial (C;°) in Gew.%:

AC = AC; / C° * 100 (%) 4.5)

Elemente, die in ihrer Konzentration oberhalb der Isocone liegen, sind im alterierten bzw.
deformierten Gestein angereichert, Elemente unterhalb der Isocone hingegen sind aus dem
alterierten Material abgefiihrt worden.

Um die Isoconen-Diagramme nach Grant (1986) iibersichtlich zu gestalten und Haupt- und
Spurenelemente in ein und demselben Diagramm darstellen zu kénnen, werden die Element-
konzentrationen mit einem Skalierungsfaktor multipliziert (sieche Abb. 4.3). Wéhrend die
Konzentration eines Elements, sprich die Steigung einer Geraden durch diesen Datenpunkt,
von dem Skalierungsfaktor unberiihrt bleibt, dndert sich der Abstand des Datenpunktes zur
Isoconen der immobilen Elemente (Abb. 4.3). Das muf3 bei der graphischen Auswertung der
Elementverschiebungen beriicksichtigt werden. Auf die rechnerische Auswertung hat dies
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jedoch keinerlei EinfluB. Die Skalierungsfaktoren sind fiir die einzelnen Elemente in allen
Diagrammen gleich.

90 - Abb. 4.3: In dem Isoconen-Diagramm nach
, é\}\ Grant (1986) wird die Elementkonzentration
& <® des Ausgangsgesteins auf der x-Achse und die
2 Elementkonzentrationen der Tektonite auf der
y-Achse  dargestellt. Hauptelemente in
Gewichtsprozent, Spurenclemente in ppm.
Durchgezogene Linie = Isocone der immobilen
30 L Elemente,  entspricht = massenkonstantem
- Verhalten. Der Skalierungsfaktor der einzelnen
| sng ¥ Elemente dient der besseren Ubersichtlichkeit
s ' des Diagramms.
0 30 60 90
Ausgangsgestein

60 | 7 &

Tektonit

4.4.2 Mylonite

Fiir die analysierten Mylonitproben aus dem siidostlichen (Xrf-3, Xrf-2, Xrf-4) und nordwest-
lichen (Xrf-12, Xrf-10, Xrf-11, Xrf-8) Bereich der Storungszone lassen sich Isoconen ermit-
teln, deren Steigungen generell bei m > 1 liegen (Abb. 4.4). Weder die Hauptelemente noch

die Spurenelemente zeigen in ihrer Konzentration drastische Abweichungen von der Isocone.

Ein geringer Verlust von SiO; (ca. 5 Gew.%) ist in allen untersuchten Mylonitproben zu ver-
zeichnen. In den feinkdrnigen, laminierten Myloniten zu beobachtende Drucklosungserschei-
nungen an Quarz (Abb. 2.7b) erkldren einen Teil des SiO,-Verlustes. Teilweise konnten die
unterschiedlichen SiO,-Gehalte auf Variationen in der Ausgangszusammensetzung des
Gesteins zurlickgefiihrt werden. Einige Mylonitproben weisen Verluste von K,0, sowie
dessen Substituten (Rb, Sr, Ba) auf, was hauptsidchlich mit dem Abbau von Biotit und
untergeordnet Muskovit zu erkldren ist. Die beginnende Serizitisierung von Plagioklas und die
vereinzelte Kalifeldspatmineralisation entlang schmaler Génge haben keinen merklichen
Einfluf} auf diesen Trend.
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Erhohte Gehalte von CaO kdnnen mit neu gebildetem Epidot, Titanit und Apatit korreliert
werden. In den straffer foliierten Myloniten, nahe der Kataklasitzone, tragen syndeformativer
Prehnit und vereinzelt auftretender Laumontit zu diesem Trend bei. Im SE ist eine geringe
Zunahme von Na,O in den Proben Xrf-2, Xrf-3, Xrf-4 und Xrf-11 zu verzeichnen, was zu der
beobachteten Albitisierung der Plagioklase paft.

Die Anreicherung von P,Os kann auf sekundir gebildeten Apatit zurtickgehen, der unter dem
Mikroskop in kornig-kugeligen Aggregaten zu beobachten ist. MgO und Fe,Os zeigen
Ahnlichkeiten in der Verteilung ihrer absoluten Elementkonzentration (Abb. 4.5). Aufgrund
der dhnlichen chemischen Eigenschaften ist ein liickenloser Austausch zwischen Mg®" und
Fe*" in Form von Mischkristallreihen moglich (Wedepohl, 1969). Beide Elemente werden
vorwiegend bei der Chloritisierung von Biotit eingebaut.

Fe203

- - -2xMgO

Abb. 4.5: Verteilung der Element-
konzentration von Fe,O; und MgO
(in Gew.%) entlang des Proben-
profils (Abb. 4.1) iiber den Mylo-
nitglirtel der Pogallo Linie, bis in
das Nebengestein (Nb) hinein.

in Gew.%

0
Xrf-10 Xrf-12  Xrf-9 Xrf-11  Xrf-8 Xrf6 Xrf-7  Xrf-5 Xrf-4 Xrf2 Xrf-3  Xrf-1
Mylonite Kataklasite Mylonite Nb

Manche der Mylonite zeigen eine merkliche Anreicherung von Pb*" (Xrf-3, Xrf-4) und Zn**
(Xrf-3, Xrf-4, Xrf-11, Xrf-10). Obwohl Pb von der IonengroB3e her K substituieren konnte, ist
das Verhalten der beiden Elemente nicht zu korrelieren. Wahrscheinlicher ist der diadoche
Ersatz von Fe und Mg durch Pb und Zn in Chlorit und Biotit.

Massenbilanzrechnung

Am Beispiel zweier Mylonitproben (Xrf-2, Xrf-8; siche Abb. 4.1) wird die Massenénderung
des alterierten Gesteins im Vergleich zu dem Ausgangsgestein, dem feldspatreichen Gneis
(Xrf-1), bilanziert. Um die Konzentrationsidnderung der einzelnen Haupt- und Spurenelemente
AC; zu ermitteln, wird laut Gleichung (4) die Elementkonzentrationen C*; der Tektonite durch
die Steigung m der Isocone geteilt. Davon wird die Elementkonzentration des Nebengesteins
C°; abgezogen.

Beispiel Mylonit Xrf-2 (im SE der Kataklasezone)

M°/M* = 1,05 (Steigung der Isocone)
(M* - M%)/M° = 0,048
das entspricht einem Massenverlust von 4,8 %
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100 g Gneis - 4,50 g SiO, + 0,05 g TiO, - 0,45 g ALLO; + 0,40 g Fe,0;
+ 0,02 g MnO + 0,20 g MgO + 0,45 g CaO + 0,18 g Na,O
- 1,13 g K,0 + 0,02 g P,Os
95,2 Mylonit

Beispiel Mylonit Xrf-8 (im NW der Kataklasezone)

M°/M* = 1.09 (Steigung der Isocone)
(M* - M%)/M° = 0,083
das entspricht einem Massenverlust von 8,3 %

100 g Gneis - 7,93 g SiO, + 0,05 g TiO, - 0,64 g ALO; + 0,41 g Fe,O;
+ 0,01 g MnO + 0,21 g MgO + 0,73 g CaO - 0,32 g Na,O
-0,83 g K,0 + 0,05 g P,0s
91,7 g Mylonit

Der geringe Massenverlust innerhalb der Mylonite relativ zur Zusammensetzung des Aus-
gangsgesteins liegt zu beiden Seiten der Storungsnarbe bei ca. 5 Gew.%. Das 148t sich gut mit
den GroBenordnungen der SiO,-Verluste in Zusammenhang bringen. In den beiden Proben
(Xrf-2, Xrf-8) deckt der SiO,-Verlust zu 95 % den ermittelten Massenverlust ab. Dies stimmt
mit den beobachteten Anzeichen fiir Drucklésung an Quarz in den untersuchten Mylonit-
proben iiberein.

4.4.3 Kataklasite

Aus den Elementkonzentrationen der drei Kataklasitproben lassen sich Isoconen ermitteln, die
eine Steigung von m < 1 (Abb. 4.6) aufweisen. Die Probe aus dem zentralen Bereich der Kata-
klasezone (Xrf-7) zeigt die geringste Steigung und damit den groiten Massenverlust an. Die
drei Proben sind in unterschiedlichem Ausmafle alteriert und reaktiviert, wobei die mittlere
Probe Xrf-7 die stdrkste Alteration aufweist. Moglicherweise représentieren die drei Proben
unterschiedliche Reaktivierungsphasen der kataklastischen Uberprigung. Die als immobil
betrachteten Elemente liegen in den beiden randlichen Kataklasitproben (Xrf-5, Xrf-6) direkt
auf oder nahe an der ermittelten Isocone, wéahrend in der mittleren Kataklasitprobe (Xrf-7)
Abweichungen zu verzeichnen sind.

In den Kataklasitproben ist ein Gewinn von SiO, zu verzeichnen, der in der mittleren Probe
Xrf-7 bis zu 120 Gew.% erreicht. Die Beobachtung zahlreicher, quarzgefiillter Risse und
Briiche belegt die gesamtgesteinschemischen Analysedaten. Ein merklicher Anstieg von K,0O
ist ebenfalls in allen drei Proben zu verzeichnen. Teilweise sind die Bruchstrukturen auch mit
Kalifeldspat verheilt, was den erhohten K,O-Gehalt erklart.

Gegensitzlich zeigt sich das Verhalten von Na,O und CaO. In den beiden Proben aus dem
Randbereich der Kataklasezone (Xrf-5, Xrf-6) nimmt der Na,O-Gehalt im Vergleich zum
Ausgangsgestein ab. In der zentralen Kataklasitprobe (Xrf-7) hingegen ist eine Zunahme an
Na,O zu verzeichnen. Die zunehmende Serizitisierung der Plagioklase kann zum Teil die Ab-
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nahme des Na-Gehaltes in den beiden randlichen Proben erkldren. Der erhohte Na,O-Gehalt
des mittleren Kataklasits kann auf Albitisierung der Plagioklase zuriickgefiihrt werden (Kap.
4.5.1).

Umgekehrt verhélt es sich mit der Konzentration von CaO, die in den beiden randlichen Kata-
klasitproben (Xrf-5, Xrf-6) zunimmt, in der mittleren Probe (Xrf-7) hingegen abnimmt. Das
Wachstum von Prehnit und Epidot trdgt in den beiden randlichen Kataklasiten zu den
erhohten CaO-Gehalten bei. In der mittleren, sehr feinkérnigen (<< 5 um) Kataklasitprobe
(Xrf-7) sind diese Minerale nicht mehr zu beobachten.
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Obwohl Pb*" aufgrund seiner TonengroBe als Substitut fiir K™ in Frage kommt, ist keine gute
Korrelation zwischen K und Pb zu erkennen. Vielmehr &hnelt die Verteilung von Pb der von
Zn. Eine mogliche Erkldrung fiir den deutlichen Anstieg von Pb und Zn in der mittleren
Kataklasitprobe (Xrf-7) wire die hydrothermale Ausscheidung von Galenit und Sphalerit.
Auch Cu zeigt im zentralen Kataklasit (Xrf-7) einen erh6hten Gehalt.

Die Verinderungen von K,O lassen sich sehr gut mit dem Verhalten von Rb*" korrelieren;
auch Ba®" und Sr*" zeichnen diesen Trend nach (Abb. 4.7). Rb und Ba bilden kaum eigene
Mineralphasen und konnen, #hnlich dem Sr, aufgrund ihrer groBen chemischen Ahnlichkeit
das K"-Kation substituieren (Wedepohl, 1969).
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Abb. 4.7: Verteilung der Element-
konzentration von Ba, Rb (in ppm)

und K,O (in Gew.%) entlang des
200 Probenprofils (Abb. 4.1) iiber den
Mylonitgiirtel der Pogallo Linie, bis
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Massenbilanzrechnung

Im folgenden werden die Ergebnisse einer Massenbilanzierung der Hauptelemente am
Beispiel zweier Kataklasite (Xrf-6 und Xrf-7; siche Abb. 4.1) prisentiert. Auch hier repra-
sentiert der feldspatreiche Gneis (Xrf-1) der nérdlichen Strona-Ceneri Zone das Ausgangs-
gestein. Erlduterungen zur Rechnungsweise siche Massenbilanzrechnung der Mylonitproben
Kap. 4.4.2.

Beispiel Kataklasit Xrf-6 (NW Rand der Kataklasezone)

M°/M* =0,79 (Steigung der Isocone)
(M* - M°)/M° = 0,266

das entspricht einem Massengewinn von 26,6 %

100 g Gneis + 21,03 g SiO, - 0,09 g TiO, + 1,42 g Al,O;
- 0,50 g Fe,O; - 0,01 g MnO - 0,66 g MgO + 1,11 g CaO
- 0,95 g Na,O + 5,19 g K,O + 0,04 g P,Os
126,6 g Kataklasit

Beispiel Kataklasit Xrf-7 (aus der Mitte der Kataklasezone)

MO/M* = 0,44 (Steigung der Isocone)
M*-MOYM° = 1273
das entspricht einem Massengewinn von 127.,3 %

100 g Gneis + 116,16 g SiO, - 0,36 g TiO, + 6,31 g Al,O;
- 1,48 g Fe,05 - 0,04 g MnO - 1,23 g MgO - 0,41 g CaO
+ 3,39 g Na,O + 4,88 g K,O + 0,06 g P,Os
227,3 g Ultrakataklasit
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Fiir die beiden Kataklasite kdnnen 98 bzw. 96 % des ermittelten Massengewinns mit den
beobachteten Konzentrationsverdnderungen von SiO, erkldart werden. Mit Quarz und
Kalifeldspat gefiillte Risse und Briiche sind vor allem in der mittleren Probe Xrf-7 stark
ausgebildet und tragen zu erhohten SiO,- und K,0O-Gehalten bei.

4.5 Spezielle Untersuchungen zur Mineralum- und Neubildung

4.5.1 Terndre Zusammensetzung der Plagioklase

Entlang des Probenprofils iiber den Mylonitgiirtel (Abb. 4.1) wurden die priméren, teilweise
serizitisierten Plagioklase mit der Mikrosonde auf ihre terndre Zusammensetzung hin
analysiert (Analysedaten sieche Anhang 7). Die Reihenfolge, in der die Ergebnisse hier
dargestellt werden (Abb. 4.8), entspricht der Abfolge der Probenlokalititen innerhalb des
Profils tiber den Mylonitgiirtel. Im Spitstadium der Deformation ist auf Rissen und Briichen
der hier untersuchten Plagioklase Kalifeldspat gewachsen, der im zweiten Teil dieses Kapitels
beriicksichtigt wird.

Am SE Rand der Scherzone zeigen die Mylonite (Sp-68, Sp-67) und Ultramylonite (Sp-65)
eine Zunahme der Na'-Komponente der Plagioklase gegeniiber den feldspatreichen Gneisen
(Xrf-1). Im Zuge dieser Albitisierung sinkt der durchschnittliche An-Gehalt der Plagioklase
auf An. Kalifeldspat konnte nicht beobachtet werden, vereinzelt aber Anorthoklase
(AbspAnj0). Mit zunehmender Deformation sinken die An-Gehalte der Anorthoklase (Abys.
s0Anjg). Die Zusammensetzung der Plagioklase konzentriert sich nahe An;s und reinem Albit
(Ancs) (Sp-67). Fiir griinschieferfazielle Temperaturen liegt in diesem Bereich die Peristerit-
Mischungsliicke der Plagioklase, welche eine Entmischung in Albite und Oligoklase bewirkt.
In den laminierten Ultramyloniten (Sp-65) nimmt die Zahl der Anorthoklase (An<;¢Or<so) zu.
Der An-Gehalt der Plagioklase sinkt auf durchschnittlich Anj;y (Grenzbereich
Albit/Oligoklas).

In den kataklastisch tiberpriagten Gesteinen (Xrf-5, Pg-4, Sp-61) sind neben Plagioklasen
(An<y) und vereinzelten Albiten liberwiegend Alkalifeldspéte vertreten (Abb. 4.8), deren Or-
Komponente mit Anndherung an die Kataklasezone systematisch zunimmt (Abb. 4.9). Am
Rande der Kataklasezone (Xrf-5) sind iiberwiegend Kalifeldspite (An<sOrsgp) mit niedriger
Ca-Komponente zu finden. Die Zahl der Anorthoklase (An<sOrj¢.50) und Albite geht zuriick.
Aufgrund der intensiven Deformation ist die Korngroe der Klasten stark reduziert
(<100 pm), und die Serizitisierung nimmt zu. In dem extrem feinkoérnigen Ultrakataklasit
(Pg-4) sind nur wenige Feldspatklasten erhalten, die aufgrund ihrer Mineralzusammensetzung
eine Trennung in reinen Kalifeldspat (Or-9s) und Albit (An;Or,) erkennen lassen.
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Abb. 4.8: Die Darstellung der chemischen Zusammensetzung der gemessenen Feldspite in ternéren
Diagrammen verdeutlicht den Trend von Oligoklas zu Albit in den Myloniten und weiter zu

Kalifeldspat in den Kataklasiten.
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Abb. 4.9: Liniendiagramm zur Verteilung der An und Or-Gehalte der terndren Feldspéte entlang des

Probenprofiles, bis ins Nebengestein (Nb).
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4.5.2 Kalifeldspatmineralisation
Mylonite

In den Myloniten sind spédtdeformative, unregelmaBig begrenzte Risse und Briiche (bis 2 mm
breit) zu beobachten, die senkrecht zur mylonitischen Foliation verlaufen. Diese Bruchmuster
sind haufig mit Kalifeldspat (Abb. 4.10a,b) oder Quarz verheilt.

Abb. 4.10: a) UnregelmiBig begrenzter, mit Kalifeldspat verheilter Rifl senkrecht zur mylonitischen
Foliation (Probe Sp-68, parallele Nicols, lange Bildkante 2,5 mm).

-

Abb. 4.10: b) Kalifeldspatkorn mit Mikroklingitter, Detail aus Abb. 4.10a (Probe Sp-68, gekreuzte
Nicols, lange Bildkante = 0,3 mm).
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Neben den unregelmiBigen Briichen in verschiedenen Deformationsstadien sind auch unde-
formierte Gidnge zu beobachten, die mit Kalifeldspat, Quarz, teilweise Prehnit und Chlorit
gefiillt sind. Dariiber hinaus finden sich senkrecht zur Foliation verlaufende, extensive Mikro-
briiche (20 um breit), die mit Kalifeldspat verheilt sind und keinen Hinweis auf eine Scherung
parallel zu den Bruchgrenzen aufweisen (Abb. 4.10c).

Abb. 4.10: c¢) Mit Kalifeldspat gefiillte Mikrorisse (siche Pfeile) sind subvertikal zur Foliation
orientiert und zeigen keinen Hinweis auf eine Scherkomponente (Probe Sp-68, gekreuzte Nicols, lange
Bildkante = 1,25 mm).

Ultramylonite

Um die Zunahme von Kalifeldspat mit dem Einsatz sproder Deformation zu quantifizieren,
wurde ein Ultramylonit (Sp-65, entspricht Xrf-3) detailliert an einem SEM (scanning electron
microscope) mit EDX-Aufsatz (energy dispersive x-ray) untersucht (MeBergebnisse Anhang
8). Die Riickstreubilder (back scatter images) bilden die chemischen Unterschiede innerhalb
des untersuchten Materials in Helligkeitsstufen ab (heller mit zunehmender durchschnittlicher
Ordnungszahl). Auf diese Weise lassen sich lichtoptisch nicht erkennbare Unterschiede in der
Mineralzusammensetzung sichtbar machen.

Die schwach serizitisierten Plagioklasklasten (<100 um) innerhalb des Ultramylonits (Sp-65)
weisen feinkornige Sdume (< 10 um) von Kalifeldspat auf (Abb. 4.11). Im Zentrum eines
Plagioklasklasts sind durchschnittlich hohere An-Gehalte (Ans;s) zu verzeichnen als an
dessen Réndern. Nahe dem Kalifeldspatsaum sinken die An-Gehalte, und ein Anstieg der Or-
Komponente innerhalb des Plagioklases ist zu verzeichnen (An«;Ors;3;). Die Matrix der
Mylonitprobe (Sp-65) umfafit iberwiegend Quarz, Albit, Chlorit und Muskovit. Entlang der
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&3

Bruchmuster haben sich Kalifeldspat, Prehnit, Epidot, Laumontit, Allanit und Chlorit

ausgeschieden.

An Ab Or
a 153 830 1,7
b 156 840 04
c 164 830 0,6
d 178 813 09
e 6,6 80,0 134
f 00 29 971
g 00 30 970
h 180 813 07

[

0,0 2,3 97,7
0,1 22 978
149 84,5 0,6
15,8 832 1,0
m 14,1 81,1 48
n 122 862 1,6
o 12,7 851 22

e

Tab. 4.2: Plagioklas mit  Abb. 4.11: SEM Riickstreuaufnahme eines Plagioklasklasten in der
einem (Teil-)Saum aus  Ultramylonitprobe Sp-65. Dieser Klast weist randlich, vor allem am
Kalifeldspat (grau hin- oberen Rand, einen hellen Saum auf, der sich unter der Mikrosonde als
terlegt) Probe Sp-65. Kalifeldspat identifizieren 146t. Lange Bildkante = 300 um. Analysedaten

siche Tab. 4.2.

Kataklasite

In dem Ultrakataklasit Pg-4 (entspricht Xrf-7,
siche Abb. 4.12) finden sich Nebengesteinsfrag-
mente, die teilweise interne Foliation und
Bruchmuster  zeigen und  sich  durch
unterschiedliche Fiarbung von der sehr
feinkornigen (<1 um) Matrix abheben (Abb.
4.12). Die Rontgenfluoreszenzanalysen zeigen
in den Kataklasiten einen héheren K,O-Gehalt
als in den Myloniten und dem Nebengestein
(Tab. 4.1). Um die Elementverteilung innerhalb
der Kataklasite detailliert zu erfassen, wurden
an der Probe Pg-4 sowohl punktuell als auch an
schrittweise grofleren Flidchenbereichen (Abb.
4.12) die Verteilung der Hauptelemente
analysiert (Tab. 4.3).

Kataklasit, Probe Pg-4

Punkt 100x70 0,3x 2x1,3 6x4  ganzer
um  02mm mm mm  Schliff

A B C D E F
SiO, 81,13 80,44 80,12 79,72 78,22 77,43
AlLO, 11,34 11,53 11,87 11,25 11,70 11,79
FeO - - - 1,29 1,07 0,98
CaO 2,76 2,63 2,50 239 280 1,75
K,0 4,77 540 551 534 507 6,72
S - - - - 1,02 1,20

y 100.00 100.00 100.00 99.99 99.88 99.87

Tab. 4.3: Semi(halb-)quantitative SEM-MeB-
werte unterschiedlich grofl gewéhlter MeB-
bereiche von der Kataklasitprobe Pg-4 (siche
Abb. 4.11).
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Abb. 4.12: Ubersichtsaufnahme von der Kataklasitprobe Pg-4 mit den zunehmend groBer gewihlten
MeBbereichen (Ungekreuzte Nicols, Lange Bildkante = 30 mm). Analysedaten siehe Tab. 4.3.

Die schemenhaften Strukturen und Fragmente sind anhand ihrer chemischen Zusammen-
setzung kaum von der Matrix zu unterscheiden. Auffillig ist die groBe chemische Ahnlichkeit
in der Zusammensetzung der Matrixpunkte und Flichenmessungen (Tab. 4.3 und Abb. 4.12).
Die gleichmiBige Verteilung von Kalifeldspat in der Matrix des Kataklasits belegt eine
homogene Alteration, die nicht auf Risse und Briiche beschrénkt ist. Mit Vergroferung des
gewihlten MeBbereichs werden zunehmend Feldspatklasten, Nebengesteinsbruchstiicke sowie
verheilte Risse und Briiche erfaf3t. Das spiegelt sich in erhdhten K,O-Werten (+ 2 %) wider.
Der Anteil an SiO; (- 3,7 %) im Gestein sinkt. Die Gehalte von Al,O3 (= 0,3 %) und CaO (£
0,5 %) variieren zwischen den unterschiedlich groen MeBbereichen und lassen insgesamt
keinen Trend erkennen. Das Auftreten von Fe und S in den grof3 gewédhlten Mel3bereichen
geht auf vereinzelte Pyritausscheidungen zurtick.

4.5.3 Glimmer

In den Paragneisen der siidlichen Ivrea Zone ist eine Verdnderung in der Mineralchemie der
rotbraunen Biotitschuppen mit Annidherung an den Mylonitgiirtel der Pogallo Linie (Abb. 2.1)
iiber eine Distanz von 300 m zu verzeichnen. Senkrecht zum Streichen der Tektonite sinkt der
TiO,-Gehalt der Biotite (Tab. 4.4) m von knapp 3 % im NW (Sp-76) nahe der P* di Velina
nach SE auf 1,6 % (Sp-146). In den Muskoviten der Paragneise sind ebenfalls im SE
niedrigere TiO,-Gehalte (0,6 %) zu verzeichnen als im NE (1,3 %).

Die syndeformativ gewachsenen Biotite der Paragneise dndern von NW nach SE leicht ihre
Eigenfarbe von rotbraun nach braungriin (Kap. 2.2.1). Experimentelle Ergebnisse (z.B.
Hayama, 1959; Deer et al., 1996) erlauben es, eine solche Farbédnderung mit sinkenden TiO,-
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Gehalten in den Glimmern zu erkldren. Daf} der TiO,-Gehalt in Biotiten wiederum direkt von
der Temperatur abhingig ist, zeigen experimentelle Daten von Robert (1976) und Forbes &
Flowers (1974). Mit steigenden Temperaturen konnten sie deutlich héhere TiO,-Gehalte in
Biotiten beobachten. Allerdings ist der Gehalt an Ti in Biotiten von dem absoluten Gehalt an
Ti im System abhingig. Die Stabilitdt von Rutil, [lmentit und Titanit in den Tektoniten zeigt,
daf} in den untersuchten Gesteinen iiberschiissiges TiO, vorhanden ist. Diese Daten bestédtigen
den von verschiedenen Autoren beobachteten (z.B. Schmid, 1967; Handy, 1986, 1987; Franz
et al.,, 1996) Gradienten in den PT-Bedingungen von NW nach SE mit Anndherung an die
Pogallo Linie (siehe Kap. 1.3.1).

Biotit Muskovit

lvrea 7one Strona-Ceneri 7Zone 17 SC7
Sp-76  Xrf-16  Sp-91 Sp-146 | Sp-67 Xrf-1 Sp-68 | Sp-76  Sp-91 | Xrf-16
SiO» 33.67 34.02 38.79 33.60 33.87 34.20 34.75 47.15 47.83 45.28
TiO» 2.97 2.63 1.84 1.60 2.31 2.59 2.61 1.27 0.56 0.66
Al>O4 18.99 19.02 20.69 19.81 16.84 17.22 18.03 19.87 35.22 35.18
FeO 21.53 23.61 14.61 24.03 24.30 22.73 22.51 13.51 1.10 1.43
MnO 0.17 0.18 0.16 0.05 0.30 0.24 0.32 0.09 0.04 0.05
MaO 717 6.95 8.97 7.96 9.20 8.97 8.22 4.49 1.02 0.64
CaO 0.02 0.06 0.02 0.17 0.01 0.03 0.11 0.07 0.07 0.04
Na-O 0.14 0.17 0.28 0.10 0.07 0.08 0.1 0.12 0.63 0.57
K>0 9.41 9.31 8.69 8.24 8.55 9.44 9.13 7.29 9.81 10.56
F 0.00 0.35 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.00 0.15
H-0 3.85 3.91 4.05 4.05 4.03 4.04 4.07 4.20 4.59 4.35
Summ 9828 100.77 98.10 99.61 99.48 99.54 99.85 98.06  100.31 98.89

Tab. 4.4: Innerhalb der Paragneise der siidlichen Ivrea Zone nehmen die TiO,-Gehalte der
Biotite und der Muskovite von NW nach SE mit Anndherung an die Pogallo Linie ab.
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4.6 Diskussion

4.6.1 Alteration und Massentransport

Petrologische, gesamtgesteinschemische und mikrostrukturelle Beobachtungen an dem Mylo-
nitgiirtel der Pogallo Stérungszone geben Hinweise auf merkliche Alteration und syndefor-
mative Massentransporte. Innerhalb der Mylonite lassen sich leichte Gewinne an Ca, Fe, Mg
und Na verzeichnen, wihrend Si und K abgereichert wurden. Die Kataklasite aus dem zen-
tralen (am intensivsten deformierten) Bereich des Mylonitgiirtels hingegen zeigen eine
Anreicherung von Si und K, sowie Rb, Ba, Cu und Pb an, wihrend Fe, Mg und Ca
abgereichert wurden.

Eine quantitative Massenbilanz ergab fiir die Mylonite einen Massenverlust von ca. 5 Gew.%,
der hauptsdchlich auf die Abfuhr von SiO; durch Drucklésungsprozesse in Quarz zuriickzu-
fithren ist. Fiir die Kataklasite hingegen ergeben sich merkliche Massengewinne von bis zu
130 Gew.%, die {iberwiegend auf einer starken Silifizierung beruhen. Die sprode
Uberprigung der Mylonite begiinstigt die Bildung von Briichen und Porenraum innerhalb der
Scherzone, entlang derer sich neue Mineralphasen abscheiden und damit Massengewinn
verursachen konnen. In den Myloniten und Ultramyloniten hingegen bewirkt viskose
Deformation von Quarz eine ,,weichere” Rheologie, wie das fiir quarzreiche Gesteine nahe
dem sprod-viskosen Ubergang beschrieben wird (Cox & Etheridge, 1989; Evans et al., 1990).
Ahnliche rheologiekontrollierten Unterschiede in Massentransport und Masseninderung
werden von Wechsellagerungen aus kompetentem Kalkstein und inkompetentem Tonstein
beschrieben (Gross, 1995).

Wihrend die amphibolitfaziellen Paragneise und Mylonite der Pogallo Stérungszone kaum
eine Spur von Alteration aufweisen, sind in den griinschieferfaziellen Myloniten der Pogallo
Linie beginnende Chloritisierung und Serizitisierung zu beobachten. Nahe der Kataklasezone
zeigen parallel zur Foliation sowie entlang von Briichen gewachsener, syn- bis postmyloni-
tischer Prehnit und selten Laumontit, Chlorit und Epidot den Ubergang zur Subgriin-
schieferfazies an. Die Alteration der Kataklasite ist durch eine signifikante Silifizierung und
Kalifeldspatausscheidung, sowohl entlang von Bruchmustern als auch innerhalb der Matrix,
charakterisiert. Die unter amphibolitfaziellen Bedingungen angelegte Pogallo Stérungszone
wurde wéhrend ihrer Heraushebung in seichtere Krustenbereiche griinschieferfaziell {iber-
pragt. Anhand der beobachteten Alterationsmuster und der Massenbilanz lassen sich in mittel-
und oberkrustalen Scherzonenbereichen unterschiedliche Eigenschaften in Massentransport
und FluidflieBen implizieren.

Es kann im Rahmen dieser Studie nicht ausgeschlossen werden, daB3 ein Teil der Briiche
wihrend der spiteren, alpidischen Uberpriigung angelegt wurde. Das wiirde den tatsichlichen
Massengewinn wihrend der kataklastischen Pogallo-Deformation eventuell verringern. Zur
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Klirung dieser Frage konnten vergleichende Isotopengeochemische Untersuchungen an Kata-
klasiten und Myloniten herangezogen werden (siehe auch Ausblick Kap. 5.5).

4.6.2 Fluidwegsamkeiten und Permeabilititen

Massentransport in Gesteinen beruht auf zwei Hauptmechanismen, zum einen der Diffusion
im Kristallgitter und entlang von Korngrenzen oder Fluidfilmen, und zum anderen der
Infiltration oder Advektion mittels einer fluiden Phase (Fletcher & Hofmann, 1974). Die
Mechanismen der Fluidbewegung werden stark von den aktiven Deformationsmechanismen
des Gesteins beeinflult. Bruchbildung und Kataklase begiinstigen eher eine kanalisierte und
episodische Infiltration, wéihrend beispielsweise Dislokationskriechen, begleitet von Korn-
grenzgleiten, eher eine durchgreifende, nicht lokalisierte Fluidmigration bewirken kann
(McCaig & Knipe, 1990).

Die im vorherigen Kapitel detailliert beschriebenen Scherflichengefiige zeigen keinen
sicheren Hinweis auf eine extensionale Verformungskomponente wihrend deren Anlage.
Auch sind entlang der Scherflidchen keine Spuren von retrograder Alteration zu finden. Es gibt
damit keinen Beleg dafiir, die Scherflichen seien als relevante Fluidwegsamkeiten zu
interpretieren. Durch die sprode Anlage der Scherflichen diirfte die Permeablitéit des Gesteins
dennoch lokal ansteigen.

In den biotitreichen Paragneisen der siidlichen Ivrea Zone zeigen foliationsparallel verwach-
sener Biotit und Sillimanit stellenweise eine ,,Boudinage der Foliation* (Abb. 2.6a). In den
Druckschattenbereichen zwischen den Boudins haben sich verschiedene Ti-Oxide und Hell-
glimmer ausgeschieden. Diese Strukturen entstehen, wenn eine kompetente Lage innerhalb
einer weniger kompetenten Lage eingebettet ist und Dehnung erfahrt. Der Druck zwischen
den Boudins ist geringer als im iibrigen Gestein. Ist eine fluide Phase anwesend, kann der
Druckunterschied bewirken, dal Material in den Bereichen hoheren Drucks geldst und
zwischen den Boudins ausgeschieden wird (Philpotts, 1992). Der gleiche Massentransport
kann ohne fluide Phase per Diffusion erfolgen, lduft dann aber viel langsamer ab. In vielen
Féllen wird der Massentransport zwischen Ldsungs- und Ausscheidungsbereichen als
diffusiver Prozef} beschrieben (z.B. Rutter, 1983).

In den Myloniten der Pogallo Linie deutet die Albitisierung von Plagioklas (Abb. 4.8) darauf
hin, daf Fluide das Gestein wéihrend der Deformation durchgreifend infiltriert haben konnten.
Dal} Na, zumindest teilweise, in das deformierte Gestein stidostlich des Kataklasitbandes hin-
eintransportiert wurde, ist durch den Na-Gewinn in den Diagrammen (Abb. 4.4) belegt. Inner-
halb der Mylonite sind vernetzte Korngrenzen sowie intra- und transgranulare Mikrorisse mit
feinkornigen Glimmerspuren belegt (Abb. 4.13a), was wahrscheinlich auf lokalisierte Fluid-
migration entlang diskreter Flichen zuriickzufiihren ist. Mit Kalifeldspat gefiillte, extensive
Mikrobriiche verlaufen senkrecht zur Foliation und zeigen keinen Hinweis auf eine
Scherkomponente (Abb. 4.10c). In den quarzreichen Lagen der Mylonite sind intergranulare,
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diskrete Fliachen ausgebildet, entlang derer ein Versatz von 25 pm auszumachen ist (Abb.

4.13b) und die als beginnende Bruchpermeabilitit interpretiert werden kdnnen.

e o < .ufﬁitw
E# .
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Abb. 4.13: a) Glimmerspuren entlang von Korngrenzen und Mikrobriichen innerhalb der Pogallo-
Mylonite (Probe Sp-68, gekreuzte Nicols, lange Bildkante = 0,6 mm ).

Abb. 4.13: b) intergranulare Briiche in den Myloniten dokumentieren die beginnende Bruchper-
meabilitit (Probe Pg-8, gekreuzte Nicols, lange Bildkante = 0,3 mm).
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Die untersuchten Kataklasite der 10 cm breiten Storungsnarbe im Zentrum des Mylonitgiirtels
zeichnen sich durch einen deutlichen Gewinn von SiO, aus (Abb. 4.4). Dies stimmt mit der
Beobachtung quarzgefiillter Risse und Briiche (Abb. 2.7d) sowie der quarzreichen Matrix
iiberein. In allen drei Kataklasitproben ist eine Zufuhr von K,O zu verzeichnen. Mit Kali-
feldspat verheilte Bruchmuster konnen diese Beobachtung erkldren. Verbundene, offene
Kanéle und Briiche erméglichen advektives und kanalisiertes FluidflieBen und damit raschen
Massentransport in den Kataklasiten. Mineralausscheidungen (Qtz, Kfs, opake Phasen)
entlang der Bruchmuster belegen den advektiven Massentransport. Die gleichméBige Vertei-
lung von Kalifeldspat in der Matrix des Ultrakataklasits Pg-4 beruht auf homogener
Alteration, die nicht auf Risse und Briiche beschriankt ist.

4.6.3 Fluidmigration wihrend der Entwicklung der Scherzone

Durch die FlieBrichtung einer fluiden Phase kann die Stabilitdit von Alterationsmineralen
erheblich beeinflulit werden. Kommen Temperatur-aufwérts flieBende, aufheizende, wéBrige
Losungen mit sauren bis intermedidren krustalen Gesteinen des Systems Na,O-K,O-MgO-
Al,03-S10,-H,0-CO; in Beriihrung, kann dies zu einer Anreicherung von Ca, Mg und
untergeordnet Na fithren (Giggenbach, 1984). Das spiegelt sich am Beispiel der Pogallo Linie
in der bevorzugten Bildung von Albit, Chlorit, Epidot und Prehnit wider.

Im Kontakt mit Temperatur-aufwirts flieBenden Losungen werden K-haltige Minerale bevor-
zugt umgewandelt, d.h. K wird vom Gestein an das Fluid abgegeben; im Kontakt mit abkiih-
lenden Losungen hingegen konnen fast alle anderen Minerale durch K-haltige ersetzt werden,
da nun das Fluid K an das Gestein abgibt (Giggenbach, 1984). Die Kaliummetasomatose
wird typischerweise von einer Silifizierung begleitet (Giggenbach, 1984; Dipple & Ferry,
1992; Streit & Cox, 1998). Temperatur-abwiérts flieBende Fluide sind mit Verlusten an Mg,
Ca und Na im Gestein konsistent (siche Abb. 4.14, Giggenbach, 1984; Dipple & Ferry, 1992).
Das gilt fiir normale geothermische Gradienten.

In den Pogallo-Myloniten ist neben einer leichten Na-Zufuhr in den Myloniten siidostlich des
Kataklasitbandes (Albitisierung der PI) ein leichter Anstieg der Fe-, Mg- (Chloritisierung von
Bt) und Ca-Gehalte (Wachstum von Prh) zu verzeichnen. Beriicksichtigt man auch die SiO,-
Verluste, kann man fiir die Mylonite tendentiell Temperatur-aufwérts flieBende Fluide
ableiten. Aufgrund der geringen Alteration und der geringen Massenverdnderungen sollte die
implizierte FluidflieBrichtung innerhalb der Mylonite jedoch mit Vorsicht interpretiert
werden. In den Kataklasiten hingegen ist eine beachtliche Ausscheidung von Quarz und
Kalifeldspat aus einer Si- und K-reichen Losung zu beobachten. Das spricht fiir Fluide, die zu
niedrigeren Temperaturen (T-abwirts), und im Falle von Si auch zu niedrigeren Drucken (P-
abwirts) hinflieBen. Dies impliziert unterschiedliche FlieBrichtungen fiir die Mylonite und die
Kataklasite.
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Abb. 4.14: Variation des Na'/K'-
Verhiltnisses auf- und absteigender
Losungen in Bezug auf das Na'/K'-
Gleichgewicht als Funktion von log
aNa'/aK" und der Temperatur (nach
Giggenbach, 1984). Die Pfeile ver-
anschaulichen den Effekt von Tem-
peraturverdnderungen auf das Na/K-
Verhiltnis im Fluid. Abkiihlende, T-
abwirts flieBende Fluide bewegen
N sich in das Stabilititsfeld von K-
abkiihlen Feldspat hinein. Die Loslichkeit von
K sinkt, das Fluid wird an K iiber-
sattigt und K-Feldspat kann ausge-
schieden werden. Die Gewinne oder
Verluste von Na und K wéhrend der
, ' \ Alteration kénnen als Anzeiger fiir
““““ - ' die FlieBrichtung des Fluids wihrend
der Deformation interpretiert werden.
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Wihrend die Si-Gewinne in den drei Kataklasitproben deutlich unterschiedliche Werte auf-
weisen, betrdgt die Zunahme an K relativ zum Ausgangsgestein Xrf-1 in allen drei Kata-
klasiten ca. 150 %. In der zentralen Probe Xrf-7 ist der Gewinn an Si mit 170 % knapp 6 mal
hoher als in der randlichen Probe Xrf-6. Interpretiert man die Probe Xrf-6 als ,,ilteren* Kata-
klasit, der in Anwesenheit Si-reicherer Fluide reaktiviert wurde, kann dies die geringere
Konzentration der iibrigen Elemente in dem ,,neuen (verdiinnten) Kataklasit Xrf-7 erkléren.
Diese Annahme beruht auf Beobachtungen, die eine wiederholte Reaktivierung der Kata-
klasite dokumentieren, wie beispielsweise Fragmente dlterer Kataklasite in der Matrix eines
jiingeren Kataklasits (Abb. 2.7c, 4.2b) und die gegenseitige Uberprigung verheilter Ginge
und Briiche (Qtz, Kfs, Prh) unterschiedlicher Deformationsstadien.

Anhand der mehrfachen Reaktivierung der Kataklasite kann man die Gewinne von K und Na
innerhalb der Probe Xrf-7 erklaren. Moglicherweise hat sich die FluidflieBrichtung wahrend
verschiedener Reaktivierungsphasen der Kataklasezone geéndert und dadurch verschiedene
Alterationsmuster produziert. So kann der Na-Gewinn in Probe Xrf-7 beispielsweise T-auf-
wirts flieBende Fluide anzeigen, wihrend die K-Gewinne dem T-abwiérts gerichteten Fluid-
flieBen einer anderen Reaktivierungsphase zuzuordnen sind. Zu tliberpriifen wére diese Inter-
pretation beispielsweise anhand von Isotopengeochemischen Untersuchungen (sieche Ausblick
Kap. 5.5).
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4.6.4 Antriebsmechanismen fiir den FluidfluB

Der FluidfluB wird im wesentlichen durch hydraulische Gradienten gesteuert. Aber auch
unterschiedliche Elementkonzentrationen in Fluidfilmen entlang von Korngrenzen oder
fluiden Phasen in Mikrorissen konnen einen Gradienten in der Konzentration bewirken, der
wiederum die Geometrie des Massentransportes wahrend Losungs- und Ausscheidungspro-
zessen bestimmt (Cox & Etheridge, 1989). Temperaturgradienten und verformungsinduzierte
Druckgradienten werden als die Hauptantriebskréfte fiir FluidflieBen widhrend der Metamor-
phose angesehen (Etheridge et al., 1983; McCaig et al., 1990), wobei der Einflul des Druck-
gradienten auf die Fluidmigration vermutlich groBer ist als thermische Gefille (Oliver et al.,
1990).

Temperaturinduziertes FluidflieBen beruht iiberwiegend auf thermischer Ausdehnung und
Auftriebseffekten (Walther, 1994). Hei3e Fluide haben eine geringere Dichte als das umge-
bende Gestein und als kiihlere Fluide und konnen entlang eines thermischen Gradienten
aufwirts (hin zu niedrigeren Temperaturen) flieBen, falls die Permeabilitit dies erlaubt
(Oliver, 1996). Kalte Fluide hingegen haben eine hohere Dichte als heifle Fluide und kénnen
dadurch nach unten sinken, wihrend die heilen Fluide aufsteigen.

4.6.5 Abschitzung der Fluidmenge wihrend der Kataklase

Anhand der ausgeschiedenen oder gelosten Menge an Quarz innerhalb einer aktiven
Scherzone kann man die minimalen Fluid/Gesteins-Verhéltnisse wihrend der Deformation
abschitzen. Die Loslichkeit von Quarz in H,O ist im wesentlichen temperatur- und
druckabhéngig und nimmt bei normalem geothermischen Gradienten mit der Tiefe in der
Kruste zu (Walther & Helgeson, 1977). Die Abschidtzung der PT-Bedingungen wéhrend der
Kataklase ergeben fiir T = 275 °C und P = 200 MPa. (Kap. 2.3). Unter Beriicksichtigung einer
mittleren Gesteinsdichte (p = 2,7 g/cm’) und der Erdbeschleunigung (g = 9,81 ms™) 14Bt sich
daraus ein geothermischer Gradient von etwa 36 °C/km ermitteln. Wéhrend der Kataklase ist
somit bei ca. 275 °C eine Tiefe z von z>7 km bzw. ein Auflastdruck von P = 200 MPa

gegeben.

Ab einer Temperatur T von T > 90 °C wird die Quarzzementation als effektiver Prozel3 zur
Versiegelung vorhandenen Porenraums beschrieben (Fisher & Knipe, 1998), wodurch die Per-
meabilitit des Gesteins abnimmt und der Fluiddruck ansteigen und suprahydrostatisch werden
kann (Sibson, 1992). Der Ubergang von hydrostatischen zu suprahydrostatischen Porenfluid-
drucken tritt Wood & Walther (1986) zufolge in Tiefen von ca. 6 km auf. Auch Streit (1997)
und Sibson (1981) nehmen ab einer Tiefe von 6 bis 7 km einen nahezu lithostatischen Fluid-
druck A, = 0,9 an, wenn die Storungszone Lithifikation und Kompaktion erfahren hat.

Eine episodische Bruchbildung wihrend der Pogallo-Scherung wird durch die Anwesenheit
sowohl kataklastisch als auch mylonitisch deformierten Prehnits entlang von
Foliationsflichen und Briichen (Abb. 2.6fh) belegt. Auch die gegenseitige Uberprigung
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verheilter Ginge und Risse (Qtz, Kfs, Prh) und das Auftreten schlecht sortierter Kataklasite
mit Bruchstiicken é&lterer Kataklasite in der Matrix eines jlingeren (Abb. 2.7c, 4.2b)
dokumentieren verschiedene Generationen der Bruchbildung. Verheilte Ginge in
unterschiedlichen Deformationsstadien deuten darauf hin, dal die Fluide wiederholt
suprahydrostatischen Druck erreicht haben. Zudem geben senkrecht zur Foliation verlaufende,
extensive Mikrobriiche (Abb. 4.10c) und vereinzelte pull-apart Strukturen Hinweis darauf,
daB die Fluiddriicke zumindest zeitweise nahezu lithostatisch waren.

Den EinfluB von Fluiddruck und Temperatur auf die Loslichkeit von Quarz (in reinem
Wasser) veranschaulicht Abb. 4.15. Die Ubertragbarkeit auf natiirliche Systeme basiert auf
der Annahme, die Loslichkeit von Quarz in den Fluiden einer Scherzone sei dhnlich der von
Quarz in reinem Wasser.
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Abb. 4.15: Die Loslichkeit von Quarz in reinem Wasser nimmt, entlang einem geothermischen Gra-
dienten von 30 °C/km, mit steigender Temperatur und Tiefe in der Kruste zu. Druck- und
Temperaturabhéngigkeit der Quarzloslichkeit werden fiir verschiedene Porenfluidfaktoren (A,) darge-
stellt: lithostatischen (A, = 1), nahezu lithostatischen (A,=0,9) und hydrostatischen (A,=0,4)
Fluiddruck. Die Loslichkeiten von Quarz wurden nach einer Gleichung von Fournier & Potter (1982)
und unter Beriicksichtigung von Daten fiir die spezifische Dichte von Wasser nach Burnham et al.
(1969) berechnet; g = 9,81 m/s” und pro = 2,7 g/cm’. Diagramm nach Streit & Cox (1998).

Die Massenbilanzrechnung (Kap. 4.4.3) ergab fiir die Kataklasitprobe Xrf-6 einen Gewinn
von AM =21 g SiO; pro 100 g Ausgangsgestein und fiir den Ultrakataklasit Xrf-7 einen
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Gewinn von AM=116g SiO, pro 100 g Ausgangsgestein. Bei einer angenommenen
Temperatur von ca. 275 °C und einen Porenfluidfaktor von A = 0,9 wédhrend der Kataklase
ergibt sich aus Abb. 4.14 eine Loslichkeit von 0,83 g SiO, pro kg Wasser. Fiir die folgende
Abschétzung wird eine vollstindige Ausscheidung der gelosten Menge SiO; an Ort und Stelle
angenommen. Fiir die ermittelte Fluidmenge ergeben sich somit Minimalwerte.

AMasse Si0,

Fluidmenge = (4.6)

Loslichkeitg;o,
Fiir die in dem Kataklasit Xrf-6 ausgeschiedenen Menge SiO, von AM = 21 g wird demnach
eine Fluidmenge von wenigstens 25 kg Wasser pro 100 g Ausgangsgestein benotigt. Um die
in dem Ultrakataklasit Xrf-7 angereicherte Menge von 116 g SiO, auszuscheiden, benétigt
man nach Gleichung (6) wenigstens 140 kg Wasser pro 100 g Ausgangsgestein. Das
entspricht einem beachtlichen Fluid/Gesteins-Verhéltnis von bis zu 1400 : 1.
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5 Interpretation und Schluf3folgerungen

5.1 Entwicklung der Pogallo Storungszone

Die Deformation innerhalb der friithmesozoischen Pogallo Storungszone hat sich vermutlich
wihrend der progressiven, mylonitischen Verformung auf zunehmend schmalere Bereiche
zwischen dem Ivrea und dem Strona-Ceneri Krustenblock konzentriert. Innerhalb der Pogallo
Storungszone zeigen die synkinematischen Mineralparagenesen und die Entwicklung der
Gefiige eine Abnahme in den PT-Bedingungen von NW nach SE an. Die Deformations-
mechanismen der Quarze innerhalb der Pogallo Storungszone wechseln von Subkornrotation
im NW zu Korngrenzwandern im SE, wihrend die Korngrofle der Quarzrekristallisate
deutlich abnimmt. In den Biotiten der siidlichen Ivrea Zone sind von NW nach SE sinkende

TiO,-Gehalte zu verzeichnen.

Wihrend der Pogallo-Deformation konzentriert sich die Verformung am Siidrand der Sto-
rungszone in einem griinschieferfaziellen Mylonitgiirtel, der Pogallo Linie. Der am stidrksten
deformierte Bereich dieses Mylonitgiirtels wird von einer morphologisch auffélligen Storungs-
narbe markiert. Diese Storungsnarbe wird von einer ca. 10 cm breiten Kataklasitzone beglei-
tet, die die spiten Bewegungen gegen Ende der Pogallo-Derformationsphase dokumentiert.
Die Pogallo Linie zeichnet sich durch eine asymmetrische Lokalisierung der Verformung aus
(siche Abb. 2.4). Wihrend sich die mylonitische Verformung nordwestlich des Kataklasit-
bandes auf ca. 25 m erstreckt, sind die Mylonite im Siidosten nur etwa 7 bis 8 m méchtig. Eine
Erkldrung fiir die beobachtete Asymmetrie bietet die Interpretation der heute subvertikal
orientierten Pogallo Linie als ehemalige Schrigabschiebung, mit der hoher temperierten Ivrea
Zone im Liegenden und dem kiihleren Strona-Ceneri Block im Hangenden.

Die amphibolitfazielle Mineralparagenese der biotitreichen Paragneise und Mylonite der
Pogallo Storungszone (Qtz, Bt, Sil) ist bis in eine Entfernung von 60 m nordwestlich des
Kataklasitbandes der Pogallo Linie stabil und zeigt Temperaturen von T > 500 °C (Abb. 2.8)
an. In den Myloniten der Pogallo Linie, am siidlichen Rand der Pogallo Storungszone, belegt
die Koexistenz von Muskovit und Biotit Mindesttemperaturen von 400-475 °C bei Driicken
zwischen 300 und 600 MPa (nach Bucher & Frey, 1994). Wihrend des syntektonischen
Wachstums von Prehnit, Chlorit, Epidot und Laumontit, entlang von Foliationsflichen und
Briichen in den kataklastisch iiberprigten Myloniten, herrschten Bedingungen der unteren
Griinschieferfazies (T =250-300 °C, P = 200 MPa). Auf eine Distanz von 60 m senkrecht
zum Streichen der Pogallo-Tektonite ergibt sich somit ein Temperaturunterschied von ca. 200
°C. Vermutlich hat die Verschleppung der Isothermen (Sibson, 1977) entlang der
abschiebenden Pogallo Storungszone den groflen Temperaturgradienten im heutigen
AufschluBBanschnitt verursacht. Zudem wurde die Pogallo Stérungszone vermutlich wihrend
ihrer Aktivitidt herausgehoben. Die mittelkrustalen Mylonite haben auf diese Weise lokal eine

retrograde, kataklastische Uberprigung erfahren.
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5.2 Entstehung und Entwicklung von C’-Scherfldchen

In den amphibolitfaziellen, biotitreichen Paragneisen der Pogallo Storungszone sind sinistrale
C’-Scherflidchen in verschiedenen MalBstiben ausgebildet. Bevorzugt nukleieren die Scher-
flichen entlang von lithologischen Grenzflichen und Kompetenzkontrasten. Auch sind die
Scherfldchen in kompetenteren, pegmatitischen Partien steiler und diskreter ausgebildet als in
weicheren, biotitreichen Lagen. Aus den Uberprigungsbezichungen unterschiedlich orien-
tierter Scherfldachen kann eine relative Altersabfolge abgeleitet werden: die flach orientierten,
mylonitischen Scherflichen werden von den steil angelegten, diskreten Scherfldchen versetzt

und sind somit als dlter einzustufen (Kap. 3.4.1).

Eine Erklirung fiir die beobachtete Geometrie der Scherflichengefiige und deren Uberpri-
gungsbeziehungen bietet die Nukleation der Scherflichen unter einem grolem Winkel zur
mylonitischen Foliation. Mit progressiver, generell nicht koaxialer Verformung rotieren die
Scherfldchen antithetisch auf die mylonitische Foliation zu, werden breiter (Abb. 3.5a, 3.8¢c)
und nehmen dabei mehr Verformung auf (Kap. 3.4.3). Wihrend der Rotation wechselt der Stil
der Deformation von bruchhaft auf den steilen Scherflichen (Abb. 3.4b,c.f,g) zu viskosem,
mylonitischem FlieBen auf den flacheren Flichen (Abb. 3.4d,g).

Die bruchhafte Anlage der Scherflichen wihrend einer generell mylonitischen Deformation
wird von verheilten, teils mit feinkdrnigem Hellglimmer dekorierten Briichen belegt, die von
mobilen Quarzkorngrenzen iiberwachsen werden (Abb. 3.4f). Teilweise schneiden
Scherbriiche die Korngrenzen einer dynamisch rekristallisierten Quarzmatrix und sind mit
feinkornigem Quarz und Hellglimmer verheilt (Abb. 3.4g). Die Quarze entlang dieser
Bruchflichen zeigen polygonale Korngrenzen, was auf initiale Bruchbildung und
nachfolgende, dynamische Rekristallisation zuriickzufiihren sein kann.

Den aufgestellten Uberlegungen (Kap. 3.6.2) zufolge rotieren die bruchhaft angelegten C’-
Scherflichen mit progressiver Verformung auf die mylonitische Foliation zu und nehmen
dabei eine zunehmend ungiinstigere Orientierung ein, um weiterhin als unabhingige
Gleitflaichen zu fungieren. In der unmittelbaren Nihe der rotierenden Scherflichen nimmt die
differentielle Spannung zu und erreicht unmittelbar vor der Anlage neuer Scherflichen ein
lokales Maximum. Die Anlage neuer, sproder Scherflichen geht mit einem abrupten, lokalen
Abfall in der differentiellen Spannung einher. Mit der Rotation der Scherflichen auf die
mylonitische Foliation zu steigt die differentielle Spannung entlang der Scherflachen

allmihlich wieder an.

Weiter postuliert das Modell, daB3 auch die lokale Festigkeit des Gesteins mit der Anlage und
Entwicklung der C’-Scherflidchen schwankt (Kap. 3.6.3). Mit der Rotation und der steigenden
differentiellen Spannung entlang der Scherflichen nimmt demnach die lokale Festigkeit des
Gesteins zu. Unmittelbar vor der Anlage neuer Scherflichen erreicht die lokale
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Gesteinsfestigkeit ein Maximum. Die Anlage neuer Scherfldchen fiihrt zu einer Herabsetzung
der lokalen Gesteinsfestigkeit.

Die zyklische Nukleation und Rotation der Scherflichen konnte daher mit einer episodischen
Fluktuation in der lokalen Scherfestigkeit der Pogallo-Mylonite assoziiert werden. Dies impli-
ziert zumindest fiir den Betrachtungsmalistab der untersuchten Scherflichen, dafl kein steady
state erreicht wird. Die Ahnlichkeit von Scherflichengefiigen in unterschiedlichen Betrach-
tungsmalstdben (mm bis dm, siehe Abb. 3.3a,b, 3.5a,b 3.7a,b) spricht dafiir, dal die Anlage
und die progressive Delokalisierung der Verformung entlang der rotierenden Scherflichen
auch auf wesentlich groBeren Malistiben moglich sein konnte. In diesem Fall wire auch in
einem grofleren Betrachtungsmalstab kein steady state zu erwarten.

Die C’-Scherflichen nukleieren bevorzugt entlang priexistenter Heterogenititen (Abb. 3.5a,b
3.12, 3.13a) und iibernehmen damit wahrscheinlich eine wichtige kinematische Funktion,
indem sie kompatible Verformung in einem heterogenen Gestein ermdglichen. Aufgrund der
hohen Kompetenzkontraste zwischen Matrix und Klasten bzw. den unterschiedlich
kompetenten lithologischen Lagen ist eine homogene Verformung ohne zusitzliche
‘Gleitflichen” nicht mehr moglich. Allgemein werden Scherflachengefiige einem niedrig
temperierten, griinschieferfaziellen Entstehungsbereich zugeordnet. Die syntektonische
Mineralparagenese entlang der in dieser Studie untersuchten Scherflichen spiegelt jedoch
amphibolitfazielle Bildungsbedingungen (Kap. 2.3) wider. Das gilt unabhédngig von Orien-
tierung und Michtigkeit der Scherfldchen. Auch zeigen die Scherflichen keine Hinweise auf
abnehmende PT-Bedingungen oder Alteration, die auf eine retrograde griinschieferfazielle
Uberpriagung hinweisen konnte. Die Ergebnisse dieser Studie deuten darauf hin, daB die
Entwicklung von C’-Scherflichen nicht an eine spite, niedrig temperierte Phase einer
mylonitischen Deformation gebunden ist, sondern vielmehr Ausdruck einer kinematischen

und mechanischen Kompensation von Kompetenzkontrasten ist.

5.3 Massentransport und Fluid/Gesteinsinteraktion

Aufgrund der gesamtgesteinschemischen und mikrostrukturellen Untersuchungen an den
Myloniten und Kataklasiten der Pogallo Linie 146t sich ein klarer Zusammenhang zwischen
dem Deformationsstil, dem ermittelten Massentransport und den beobachteten Alterations-
mustern aufzeigen. Fiir die minimal alterierten Mylonite der Pogallo Linie lassen sich geringe
Verluste an SiO; und K,O wihrend der Deformation mit geringen Massenverlusten von ca. 5
% korrelieren. Die teilweise reaktivierten Kataklasite hingegen zeichnen sich durch eine starke
Alteration und einen deutlichen Gewinn an SiO, aus, auf dem wiederum die hohen
Massengewinne von bis zu 130 Gew.% beruhen. Sowohl in den Myloniten als auch in den
Kataklasiten sind die Massendnderungen iiberwiegend an die Mobilitdt von Quarz gebunden
und konnen mit dem jeweiligen Deformationsstil korreliert werden.
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In den Myloniten bewirkt die viskose Deformation von Quarz eine ,,weiche* Rheologie. Offe-
ne Briiche und Porenrdume werden in diesem Bereich rasch geschlossen und die Ablagerung
von Material wird verhindert. Die schwache Alteration spricht fiir eine geringe Fluidbe-
wegung innerhalb der Mylonite. Ein advektiver Massentransport scheint unwahrscheinlich,
kann im Rahmen der vorliegenden Studie aber nicht endgiiltig ausgeschlossen werden. Die
sprode Uberprigung der Mylonite begiinstigt die Bildung von verbundenem Porenraum
innerhalb der Scherzone. Die erhohte Permeabilitit ermoglicht advektives FluidflieBen in den
Kataklasiten und damit auch einen signifikanten Massentransport und eine starke Alteration.

Dies bestitigt auch eine Abschitzung der Fluidmenge wihrend der kataklastischen Uber-
prigung der Mylonite (Kap. 4.6.5). Fiir den zentralen Bereich des Kataklasitbandes innerhalb
des Pogallo-Mylonitgiirtels ergab sich mit bis zu 140 kg Wasser pro 0,1 kg Ausgangsgestein
ein relativ hohes Fluid/Gesteinsverhiltnisse von bis zu 1400 : 1. Das untermauert die Vermu-
tung von advektivem Fluidflu} in den Kataklasiten aufgrund der signifikanten Alterations-
muster. In den Myloniten hingegen ist kaum ein Hinweis auf syndeformativen Fluiddurchsatz
zu finden.

Anhand der beobachteten Alterationsmuster 146t sich eine syndeformative FlieBrichtung fiir
die fluiden Phasen implizieren (Kap. 4.6.3). In den Myloniten sprechen die geringen SiO,-
Verluste tendenziell fiir eine Temperatur-aufwirts gerichtete FlieBrichtung der Fluide.
Aufgrund der schwachen Alteration und der geringen Massenverdnderung sollte die
implizierte FluidflieBrichtung innerhalb der Mylonite jedoch mit Vorsicht gewertet werden.
Fir die Kataklasite kann anhand der Ausscheidung von Quarz und Alkalifeldspat eine
Temperatur- und Druckabwirts gerichtete  FluidflieBrichtung abgeleitet werden.
Moglicherweise hat sich die FlieBrichtung der fluiden Phasen wéhrend verschiedener
Reaktivierungsphasen geidndert und dadurch unterschiedliche Alterationsmuster innerhalb der
verschiedenen Kataklasite produziert.

Der Vergleich der unterschiedlichen Alterationsmuster in Myloniten und Kataklasiten der
Pogallo Linie belegt die unterschiedlichen Eigenschaften von Massentransport und Fluid-
flieBen in mittel- und oberkrustalen Scherzonenbereichen. Wihrend die sehr gering perme-
ablen Mylonite eher als ‘Fluidbarrieren’ betrachtet werden konnen, diirften die verheilten
Kataklasite ehemals hochpermeable Fluidkanile darstellen, die signifikanten Fluiddurchsatz
und Massentransport erlaubten.

5.4 Implikationen fiir Gesteine nahe des sproéd-viskosen Ubergangs

5.4.1 Die Scherfestigkeit

In Anlehnung an das Stérungszonenmodell von Scholz (1988) soll die Beziehung zwischen
dem Deformationsstil in krustalen Storungszonen und der Scherfestigkeit des Gesteins disku-
tiert werden. Erginzend werden im Rahmen dieser Studie gewonnene Erkenntnisse iiber
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Fluidverhalten wéhrend der Deformation beriicksichtigt und die zuvor detailliert besprochenen
Verformungsstrukturen einem synoptischen Tiefen-Festigkeits-Diagramm zugeordnet.

In seinem Storungszonenmodell fiir Qtz-Fsp-Gesteine geht Scholz (1988) davon aus, daf} der
oberflichennahe Abschnitt der kontinentalen Kruste von unverfestigtem Material aufgebaut
wird, in dem kohisionslose Kataklasite auftreten. In diesen Bereichen ist Mikroseismizitit
z.B. in Bergbauminen oder nahe groBer Stauseen (Scholz, 1990) zu verzeichnen. Erdbeben
mit moderater bis groBer Magnitude treten dort nicht auf, da das Gestein nahe der Erd-
oberfldche nicht genug elastische Energie speichern kann. In der Festigkeitskurve (Abb. 5.1)
des Tiefen-Festigkeits-Diagramms fiir den bruchhaft deformierten Krustenabschnitt fillt ein
Knick auf, der den Wechsel von kohisionsloser zu kohisiver Kataklase kennzeichnet, der
vermutlich mit dem temperaturabhingigen Einsatz intrakristalliner Plastizitdt (Dislokations-
gleiten) in Quarz zu korrelieren ist (Handy et al., 1999b). Fiir den Bereich unverfestigten
Materials wird eine geringere Scherfestigkeit postuliert als fiir kohédsive Kataklasite (Byerlee,
1978; Gratier & Gamond, 1990; Streit, 1997).

Der Wechsel von kohisiver Kataklase (inklusive Dislokationsgleiten) zu sprod-viskosem,
mylonitischem FlieBen wird fiir Qtz-Fsp-Gesteine von dem Einsatz dynamischer
Rekristallisation in Quarz gekennzeichnet und fillt nach Handy et al. (1999b) mit dem
Festigkeitsmaximum in der Lithosphidre zusammen (Abb. 5.1). In natiirlichen Gesteinen
beginnt die dynamische Rekristallisation von Quarz bei ca. 300 °C (Voll, 1976) und die von
Feldspat bei 450 °C (White, 1975; Voll, 1976). Fiir Qtz-Fsp-Gesteine liegt der sprod-viskose
Ubergang nach dem Modell von Scholz (1988) zwischen 300 und 450 °C.

Festigkeit
—

koh&sionslose Kataklase

kohasives
kataklastisches Abb. 5.1: Das Tiefen-Festigkeits-

Profil, modifiziert nach Scholz
dynamische Rekristallisation Qtz _ (1988) und Handy et al. (1999b)

steigender.
Porenﬂuidd‘r\uck

Riedelflachen

SC-Kataklasite spréd-viskoses zeigt die Beziehung zwischen dem
) mylonitisches Fliefen Deformationsstil und der krustalen
C-Scherflachen -~ dynamische Rekristalisafion Fsp Festigkeit. Erhohter Porenfluiddruck
SC-Mylonite kann das Festigkeitsmaximum der
véllig viskoses Kruste herapsetzen und. den SPI‘Od—
mylonitisches FlieRen viskosen Ubergang in groBere
Tiefen verschieben (siehe
gestrichelte Linie). Diskussion siehe

Text.

«—— Mylonite —— «—— Kataklasite ——

Sprod-viskoses, mylonitisches FlieBen impliziert, daB3 die Gesteinsfestigkeit vor allem von
Temperatur und Verformungsrate abhingt und Druck nur noch eine untergeordnete Rolle
spielt. Die verbleibende, geringe Druckabhiéngigkeit ist auf die dilatativen Prozesse in den
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Klasten der starken Phase zuriickzufiihren. Vollig viskoses, mylonitisches FlieBen in Qtz-Fsp-
Gesteinen mufl nach Scholz (1988) mit der dynamischen Rekristallisation beider Phasen
assoziiert sein (Abb. 5.1).

Hohe Porenfluiddriicke konnen den effektiven Umgebungsdruck senken und damit die Scher-
festigkeit des Gesteins herabsetzen (z.B. Hubbert & Rubey, 1959), was einen signifikanten
Einfluf} auf die Festigkeit der oberen kontinentalen Kruste hat (Sibson, 1992; Streit 1997).
Erhohte Porenfluiddriicke konnen den sprod-viskosen Ubergang in tiefere Krustenbereiche
verschieben (Sibson, 1990) und die maximale Festigkeit der Lithosphdre herabsetzen
(Kohlstedt et al., 1995; Handy et al., 1999b) (siehe gestrichelte Linie in Abb. 5.1).

5.4.2 Die Verformungstrukturen

Die amphibolitfaziell angelegten C’-Scherfldchen dieser Studie werden dem Bereich sprod-
viskosen, mylonitischen FlieBens zugeordnet, da ihre Anlage und Entwicklung von einem epi-
sodischen Wechsel zwischen sproder und viskoser Deformation begleitet wird. In diesem Be-
reich erfiillen die Scherflachen eine wichtige kinematische Funktion, indem sie kompatible
Verformung in einem heterogen deformierten Gestein am sprod-viskosen Ubergang ermog-
lichen. Die zuvor erlduterte, zyklische Nukleation und Rotation der sprod-viskosen C’-Scher-
flaichen im cm-Mafstab diirfte zudem mit einer episodischen Fluktuation der lokalen Festig-
keit des Gesteins assoziiert sein. Auch die SC-Mylonite sind mit ihren sproden Feldspat-
klasten und dem viskos deformierten Quarz in diesem sprod-viskosen Krustenabschnitt zu

erwarten.

Dem Bereich kataklastischen FlieBens diirfte das Auftreten von foliierten Kataklasiten zuzu-
ordnen sein, wie sie von House & Gray (1982) und Lin (1999) beschrieben werden. Die
weichere Phase (Qtz) zeigt dort Dislokationsgleiten, aber keine dynamische Rekristallisation.
Scholz (1988) allerdings bringt in seinem Stérungszonenmodell fiir Qtz-Fsp-Gesteine die Ent-
wicklung von Myloniten bereits mit dem Auftreten intrakristalliner Plastizitéit in der weichen
Phase (Qtz) in Zusammenhang. Da Dislokationsgleiten aber bei niedrigen Temperaturen auf
eine zu geringe Anzahl von Gleitsystemen beschrinkt ist, um die Verformung kompatibel
akkommodieren zu konnen, teilen Handy et al. (1999b) diese Ansicht nicht. Dies unterstiitzt
Shimamoto’s (1989) Zuordnung von SC-Myloniten in den unteren Teil seiner ,,semi-duktilen®
Zone. Unterschiede ergeben sich zu seiner Annahme, da3 SC-Tektonite oberhalb (anstatt SC-
Mylonite unterhalb und foliierte Kataklasite oberhalb) des P-, T- und —abhingigen Festig-

keitsmaximums der Lithosphire auftreten (siehe Fig. 11 in Shimamoto, 1989).

Die Bildung von Kataklasiten hingt nicht nur vom Druck, sondern auch von der Verfor-
mungsrate ab. Daher konnen Kataklasite und Pseudotachylite auch in einem Bereich vor-
kommen, in dem eigentlich viskose Deformation vorherrscht. In diesem Bereich, der von
Scholz (1988) als ‘alternierende Zone’ bezeichnet wird, ist in interseismischen Perioden



5. Interpretation und SchluBfolgerungen 100

plastisches FlieBen und wihrend groBerer Beben koseismisches Gleiten zu erwarten. Die
charakteristische Wechsellagerung von Myloniten und Pseudotachyliten (Passchier, 1982;
Hobbs et al., 1986; McNulty, 1995) ist ein Beleg dafiir, dal die Basis der seismogenen Zone
bis in den Bereich viskoser Verformung hineinreichen kann (Sibson, 1980; Passchier, 1982,
1984; Hobbs et al., 1986; Shimamoto, 1989).

5.4.3 Der Fluiddruck

In der oberen Kruste, wo Briiche und offener Porenraum miteinander verbunden sind, ist der
Fluiddruck mit A, = 0,4 hydrostatisch (Sibson, 1992). Mit zunehmender Tiefe ist der Poren-
raum nicht langer verbunden und verschiedene Prozesse, wie z.B. Zementation und Kompak-
tion (Angevine, 1982; Walder & Nur, 1984; Chester et al., 1993), tragen dazu bei, daf} die Per-
meabilitdt des Gesteins abnimmt. Dadurch kann der Fluiddruck ansteigen und suprahydrosta-
tische (Abb. 5.2), vereinzelt auch lithostatische, Driicke erreichen (Sibson, 1992). Der Anstieg
des Fluiddrucks muf} aber nicht unbedingt auf zunehmender Krustentiefe und dadurch redu-
zierter Permeabilitit beruhen, sondern kann auch entlang einer impermeablen ‘Fluidbarriere’,

wie beispielsweise Myloniten, zunehmen (Sibson, 1990).

Innerhalb der Mylonite kann aufgrund der beobachteten Verformungsstrukturen, wie den C’-
Scherfldchen, eine geringe Restpermeabilitit an-

Fluiddruck : : :
| genommen werden. Vermutlich steigt der Fluid-

druck mit dem Auftreten von Myloniten nicht
sprunghaft an, sondern allméhlich (Abb. 5.2),
wihrend die dilatativen Prozesse und die Rest-

permeabilitit des Gesteins weniger werden. In
Riedelflachen . . .
SC-Kataklasite den vollig viskosen Myloniten, unterhalb des

<«— Kataklasite —

Entwicklungsbereiches von C’-Scherfldachen,
C’-Scherflachen B . L . .
SC-Mylonite diirfte die Permeablitit des Gesteins < 1% sein

7777777777777777777777777 (McCaig, 1997) und der Fluiddruck suprahydro-

statisch werden.

Mylonite

: Abb. 5.2: Skizze des Verhaltens von Fluiddruck mit
& zunehmender Tiefe und in Zusammenhang mit
verschiedenen Deformationsstilen und  Verfor-
mungsstrukturen. Diskussion siehe Text.

Wenn allerdings Erdbeben in der Kruste auftreten und bis in Tiefen hineinpropagieren, in
denen eigentlich viskose Deformation vorherrscht, kann dort (in den Myloniten) eine
Bruchpermeabilitdt erzeugt und damit auch kurzfristig der Fluiddruck geédndert werden.
Dilatative Verformung kann verbundene Briiche und offenen Porenraum entstehen lassen, was
den lokalen Fluiddruck erheblich herabsetzt und das rasche NachflieBen eines Fluids aus der
Umgebung erlaubt (Etheridge et al., 1984; Walther, 1994; Oliver, 1996). Auch in tieferen
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Krustenbereichen konnen wihrend eines Bruchs sogenannte ‘Fluidbarrieren’ oder
impermeable Lagen (z.B. Mylonite) durchschlagen werden, wodurch das suprahydrostatische
Fluid entweichen kann. Der rapide Druckabfall in der fluiden Phase setzt die Loslichkeit von

Quarz herab und begiinstigt dessen Ausscheidung aus einem SiO,-gesittigten Fluid.

Die in den Kataklasiten der Pogallo Linie beobachtete Ausscheidung von Quarz kann auf zwei
verschiedene Ursachen zuriickgefiihrt werden, die beide zu der starken Silifizierung beitragen.
Zum einen wird ein aufwirts migrierendes Fluid wihrend der Abkiihlung und Dekompression
aufgrund der sinkenden Loslichkeit von Quarz an SiO, iibersittigt, und Quarz wird ausge-
schieden. Andererseits kann ein abrupter Druckabfall wihrend der bruchhaften Deformation
die Loslichkeit von Quarz rapide herabsetzen und die Ausscheidung von Quarz aus einem
Si0,-gesittigten Fluid begiinstigen.

Im Falle der Pogallo Storungszone, die wihrend ihrer Aktivitit herausgehoben und dabei kata-
klastisch tiberpridgt und retrograd alteriert wurde, diirften sowohl Druckentlastung als auch
Temperaturabnahme die Ausscheidung von Mineralphasen aus der fluiden Phase beeinfluf3t
haben. Die gesamtgesteinschemischen Analysen belegen, dal die sprod-viskosen Pogallo-
Mylonite kaum Alteration und/oder Massentransport erfahren haben und damit keinen klaren
Hinweis auf Fluidmigration zeigen. Auch die beobachteten C’-Scherfldachen zeigen keinerlei
Alteration und scheinen im Falle der Pogallo Storungszone keinen signifikanten Beitrag zur

Gesamtpermeabilitit und Fluidwegsamkeit zu leisten.

Bruch Bruch

lithostatisch

M Abb. 5.3: Kurzfristige Schwankungen des
_______________________ Porenfluiddrucks wihrend der episodischen

hydrostatisch Bruchbildung und der nachfolgenden Ver-
heilung der Stérungszone.

Fluiddruck

Zeit

Wenngleich die Lithifikationsrate von Stérungen in quarzreichem Material in einem niedrigen
Krustenniveau langsam ist, kann die Zementation einer Storung in einer Tiefe von 6 bis 8§ km
doch innerhalb von 10 bis 100 Jahren stattfinden (Angevine, 1982). Die episodische Bruch-
bildung und die wiederholte Reaktivierung der Pogallo-Kataklasite implizieren sowohl eine
Fluktuation in der Scherfestigkeit des Gesteins als auch Schwankungen im lokalen Fluiddruck
zwischen hydrostatisch und nahezu lithostatisch (Abb. 5.3). Wenn eine Storungszone verheilt
ist, kann der Fluiddruck wieder ansteigen und schon in geringer Tiefe (3 bis 7 km) voriiber-
gehend suprahydrostatisch werden (z.B. Streit 1997, 1999). In seismogener Tiefe konnen
kleine Veridnderungen im Fluiddruck zu signifikanten Schwankungen in der Festigkeit der
Storungszone fiithren (Sibson, 1992).
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5.4.4 Der sprod-viskose Ubergang

Im Prinzip kann man zwei Arten des sprod-viskosen Ubergangs unterscheiden, einen rium-
lichen und einen zeitlichen. Wihrend der Exhumation der aktiven Pogallo Storungszone kam
es vermutlich zu einer Uberlagerung der beiden Arten. Zum einen wurden die amphibolit-
faziellen Mylonite wihrend der Heraushebung kataklastisch iiberprigt und dokumentieren
damit einen zeitlichen Ubergang (Abb. 5.4a). Andererseits diirfte die Verbiegung von
Isothermen entlang der Storungsfldache (Sibson, 1977) sprod und viskos deformiertes Gestein
rdaumlich nebeneinander gebracht haben (Abb. 5.4b).

a) zeitlicher Ubergang b) raumlicher Ubergang
X X X
X X 300°€ x sprode
300°C X Deformation
N LT uplift viskose
U " Deformation
] )
N

Abb. 5.4: Skizze der beiden Ubergange von iiberwiegend sproder zu iiberwiegend viskoser
Deformation: a) Der zeitliche Ubergang, z.B. beim Durchlaufen der Isothermen wihrend der
Heraushebung und b) der riaumliche Ubergang, z.B. durch Verschleppung der Isothermen entlang der
Storungsfliche.

Das Auffiedern von C’-Scherflichen in diskrete Briiche, die ihrerseits konkordant in die mylo-
nitische Foliation miinden (Abb. 3.7a,b) belegt im Aufschlu3- und im DiinnschliffmaBstab die
gleichzeitige Aktivitit sproder und viskoser Deformationsmechanismen. Der sprod-viskose
Zyklus, der die Anlage und Entwicklung der C’-Scherflichen begleitet, dokumentiert einen
episodischen Wechsel der dominanten Deformationsmechanismen in einem kleineren
Mafstab. In den Storungsgesteinen der Pogallo Linie sind somit der rdumliche und der
zeitliche sprod-viskose Ubergang in verschiedenen BetrachtungsmaBstiben verwirklicht.

5.5 Ausblick und zukiinftige Untersuchungen

Um die Ubertragbarkeit der im Rahmen dieser Studie erarbeiteten Resultate und aufgestellten
Modelle sowie die Richtigkeit der Interpretationen zu iiberpriifen, sollten die gewonnenen
Ergebnisse am Beispiel anderer Stérungszonen iiberpriift werden. AufschluBreich fiir die mog-
liche Korrelierbarkeit der Ergebnisse wire es, Storungszonen zu wihlen, die ebenfalls eine
raumliche und zeitliche Assoziation von sproder und viskoser Deformation zeigen, wie z.B.
die Val Colla Linie, die Insubrische Linie oder die Peio Linie. Ein Vergleich der strukturellen
Entwicklung an Storungsgesteinen unterschiedlicher Entstehungsbedingungen wiirde die
Moglichkeit bieten den EinfluB von Druck, Temperatur, Stref und Ausgangsgestein zu

untersuchen.
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Zur Weiterfiihrung und Erginzung der theoretischen Uberlegungen zur Anlage und Entwick-
lung von Scherflichengefiigen wiirde sich die Darstellung der Problematik in einem mecha-
nisch/ kinematischen Modell empfehlen. Ein synoptisches Modell wiirde die Uberpriifung und
Anwendbarkeit auf andere Gelidndebeispiele erleichtern. Auch eine numerische Modellierung
konnte neue Einblicke in das kinematische und mechanische Verhalten von Scherfldchen
wihrend ihrer Entwicklung ermoglichen. Die dabei zu beriicksichtigenden Randbedingungen,
die sich aus den hier gewonnenen Erkenntnissen ergeben, sind in Kap. 3.6.5 zusammengefal3t.

Eine sinnvolle, methodische Ergidnzung wiirden O- und H-Isotopengeochemische Unter-
suchungen an den Myloniten und Kataklasiten darstellen. Damit kénnten Erkenntnisse iiber
die Herkunft der Fluide, die T-Bedingungen wihrend der Deformation und die Fluidzusam-
mensetzung wihrend der Deformation gewonnen werden. Auch lieBen sich offene Fragen
kldren; beispielsweise, ob die Mylonite infiltriert wurden oder nicht. Man konnte Hinweise
darauf finden, ob die Fluide nur wihrend der bruchhaften Uberprigung der Scherzone
infiltriert wurden (oder auch spéter ?) und ob sie entlang der makroskopischen Briiche
Alteration verursacht haben.

Sowohl die episodische Entwicklungsgeschichte der C’-Scherfldchen als auch die wiederholt
reaktivierten Kataklasite im Zentrum der Pogallo Linie geben Hinweise darauf, daf} die
Festigkeit des Storungsgesteins wihrend der Aktivitit der Scherzone nicht konstant war. Um
das Festigkeitsverhalten von Storungszonen wihrend der Deformation besser zu verstehen,
wiren weiterfiihrende Untersuchungen an Mikrostrukturen unterschiedlich deformierter
Gesteine notwendig. Vor allem die bisher wenig intensiv untersuchten sproden
Storungsgesteine konnten neue Einblicke geben in die Prozesse wihrend der Zementation und
der dies kontrollierenden Faktoren. Erstrebenswert wiéren in diesem Zusammenhang neue
Erkenntnisse iiber die Bedingungen, aufgrund derer Storungen als Fluidkandle oder als
Fluidbarrieren fungieren. Detaillierte Kenntnisse dieser Problematik kénnen zu einem
verbesserten Verstdndnis des Festigkeitsverhaltens von Storungszonen und damit auch dem
Verstiandnis von Erdbeben beitragen.



Literaturverzeichnis 104

Literaturverzeichnis

Agnon, A. & Reches, Z. (1995): Frictional rheology: hardening and rotation of active normal faults.
Tectonophysics, 247, 239-254.

Angevine, C.L., Turcotte, D.L. & Furnish, M.D. (1982): Pressure Solution Lithification as a mechanism for the
Stick-Slip Behavior of Faults. Tectonics, 1, 151-160.

Bailey, C.M., Simpson, C. & Paor, D.G. (1994): Volume loss and tectonic flattening strain in granitic
mylonites from the Blue Ridge province, central Appalachians. Journal of Structural Geology, 16, 1403-
1416.

Bauer, P., Palm, S. & Handy, M.R. (1999): Strain localization and fluid pathways in brittle-viscous shear
zones: Inferences from in-situ deformation of a water-bearing quartz analogue (norcamphor). Submitted to
Tectonophysics in February 1999.

Behrmann, J.H. (1987): A precautionary note on shear bands as kinematic indicators. Journal of Structural
Geology, 9, 659-666.

Bell, T.H. & Etheridge, M.A. (1973): Microstructure of mylonites and their discriptive terminology. Lithos, 6,
377-348.

Berckhemer, H. (1968): Topographie des ,,Ivrea-Korpers* abgeleitet aus seismischen und gravimetrischen
Daten. Schweizerische mineralogische und petrographische Mitteilungen. 48, 235-246.

Berthé, D., Choukroune, P. & Jegouzo, P. (1979a): Orthogneiss, mylonite and non coaxil deformation of
granites: the example of the South Armorican Shear Zone. Journal of Structural Geology, 1, 31-42.

Berthé D., Choukroune P. & Gapais D. (1979b): Orientations péférentielles du quartz et orthogneissification
progreessive en régime cisaillant: 'exemple du cisaillement sud-Armoricain. Bulletin de Minéralogie, 102,
265-272.

Blanpied, M.L., Lockner, A.D. & Byerlee, J.D. (1992): An earthquake mechanism based on rapid sealing of
faults. Nature, 358, 574-576.

Blenkinsop T.G. & Treloar P.J. (1995): Geometry, classification and cinematics of S-C fabric. Journal of
Structural Geology, 17, 398-407.

Boriani, A. & Villa, L. (1997): Geochronology of regional metamorphism in the Ivrea-Verbano Zone and Serie
dei Laghi, Italien Alps. Schweizerische mineralogische und petrographische Mitteilungen, 77, 381-401.

Boriani, A., Origoni Giobbi, E., Borghi, A. & Caironi, V. (1990): The Cossato-Mergozzo-Brissago Line and
the Pogallo Line (Southern Alps, Northern Italy) and their relationships with the late-Hercynian magmatic
and metamorphic events. Tectonophysics, 182, 91-102.

Boriani, A., Bigioggero, B. & Origoni Giobbi E. (1977): Metamorphism, Tectonic Evolution and tentative
stratigraphy of the Serie dei laghi, Geologic Map of the Verbania Area (Northern Italy). Memorie di Scienze
Geologiche, 32, 1-26.

Boriani, A. & Sacchi, R. (1973): Geology of the junction between the Ivrea-Verbano and Strona-Ceneri Zones.
Memorie degli Instituti di Geologia e Mineralogia, Universita di Padova, 28, 1-35.

Boriani, A. (1970): The Pogallo Line and its connection with the metamorphic and the anatectic phases of the
Massiccio dei Laghi between the Ossola valley and the Lake Maggiore (Northern Italy). Geological Society
of America Bulletin, 89, 415-433.

Brace W.F. & Kohlstedt D.L. (1980): Limits of lithospheric stress imposed by laboratory experiments. Journal
of Geophysical Research, 85, 6248-6252.

Bucher, K. & Frey, M. (1994): Petrogenesis of Metamorphic Rocks. Springer-Verlag, S. 318.

Burnham, C.W., Holloway, J.R. & Davis, N.F. (1969): Thermodynamic properties of water to 1000 °C and 10
000 bars. Geological Society of America, Special Paper, 132.



Literaturverzeichnis 105

Byerlee, J.D. (1978): Friction of rocks. Pure and Applied Geology, 116, 615-626.
Carter, N.L. & Tsenn, M.C. (1987): Flow properties of continental lithosphere. Tectonophysics, 136, 27-63.
Chen W. & Molnar P. (1981): Earthquakes. EOS, 62.

Chester, F.M., Evans, J.P. & Biegel, R.L. (1993): Internal Structure and Weakening Mechanisms of the San
Andreas Fault. Journal of Geophysical Research, 98, 771-786.

Chester, F.M. (1988): The brittle-ductile transition in a deformation-mechanism map for halite. Tectonophysics,
154, 125-136.

Cox, S.F. (1995): Faulting processes at high fluid pressures: An example of fault valve behaviour from the
Wattle Gully Fault, Victoria, Australia. Journal of Geophysical Research, 100, 12841-12859.

Cox, S.F. & Etheridge, M.A. (1989): Coupled grainscale dilatancy and mass-transfer during deformation at
fluid pressures; Examples from Mt. Lyell, Tasmania. Journal of Structural Geology, 11, 147-162.

Cox, S.F., Etheridge, M.A. & Wall, V.J. (1987): The role of fluids in syntectonic mass transport, and
localization of metamorphic vein-type ore deposits. Ore Geology Reviews, 2, 65-86.

Davies, F.B. (1982): Strain analysis of wrench faults and collision tectonics of the Arabian-Nubian shield.
Journal of Geology, 82, 37-53.

Deer, W.A., Howie, R.A. & Zussman, J. (1996): An introduction to the rock-forming minerals. Longman,
S.696.

Dell’Angelo, L.N. & Tullis, J. (1989): Fabric developemant in experimentally sheared quartzites.
Tectonophysics, 169, 1-21.

Dennis, A.J. & Secor, D.T.Jr. (1990): On resolving shear direction in foliated rocks deformed by simple shear.
Bulletin of the Geological Society of America, 102, 1257-1267.

Dennis, A.J. & Secor, D.T. (1987): A model for the development of crenulations in shear zones with
applications from the Southern Appalachian Piedmont. Journal of Structural Geology, 9, 809-817.

Dipple, G.M. & Ferry, J.M. (1992): Metasomatism and fluid flow in ductile fault zones. Contributions to
Mineralogy and Petrology, 112, 149-164.

Dipple, G.M., Wintsch, R.P. & Andrews, M.S. (1990): Identification of the scales of differential element
mobility in a ductile fault zone. Journal of metamorphic Geology, 8, 645-661.

Dutruge, G. & Burg, J.-P. (1997): Strain localisation in an orthogneiss laccolith ( the Pinet Massif, Aveyron,
southern France). Tectonophysics, 280, 47-60.

Erslev, E.A. & Ward, D.J. (1994): Non-volatile element and volume flux in coalesced slaty cleavage. Journal
of Structural Geology, 16, 531-553.

Etheridge, M.A., Symonds, P.A. & Powell, T.G. (1988): Application of the detachment modell for continental
extension to hydrocarbon exploration in extensional basins. The APEA Journal, 167-187.

Etheridge, M.A., Wall, V.J. & Cox, S.F. (1984): High fluid pressure during regional metamorphism and
deformation: Implications for mass transport and eformation mechanisms. Journal of Geophysicl Research,
89, 4344-4358.

Etheridge, M.A., Wall, V.J. & Vernon, R.H. (1983): The role of fluid phase during regional metamorphism and
deformation. Journal of metamorphic Geology, 1, 205-226.

Evans, B., Frederich, J.T. & Wong, T.-F. (1990): The Brittle-Ductile Transition in Rocks: Recent Experimental
and Theoretical Progress. Geophysical Monograph (The Brittle-Ductile Transition in Rocks), 56, 1-20.

Fisher, Q.J. & Knipe, R.J. (1998): Fault sealing processes in siliciclastic sediments. In Jones, G., Fisher, Q.J. &
Knipe, R.J. (eds) Faulting, Fault Sealing and Fluid Flow in Hydrocarbon Reservoirs. Geological Society,
London, Special Publication, 147, 117-134.



Literaturverzeichnis 106

Fletcher, R.C. & Hofmann, A.W. (1974): Simple models of diffusion and combined diffusion-infiltration
metasomatism. In: Geochemical Transport and Kinetics, Carnegie Inst., Washington, D.C., (eds.
A.W.Hofmann, B.J. Gilletti, H.S. Yoder Jr., E.A. Yund), 634, 243-259.

Fliervoet, T.F. (1995): Deformation Mechanisms in Fine Grained Quartz-Feldspathic mylonites. Mededelingen
van de Faculteit Aerwetenschappen, Universiteit Utrecht, PhD thesis, 167 pp.

Forbes, W.C. & Flowers, M.J.F. (1974): Phase relations of titan-phlogopite, K,Mg,TiAL,SicO,(OH): - a
refractory phase in the upper mantle? Earth and Planetary Science Letters, 22, 60-66.

Fountain, D.M. (1976): The Ivrea-Verbano and Strona-Ceneri zones, northern Italy: a cross section of the
continental crust new evidence from seismic velocities. Tectonophysics, 33, 145-166.

Fournier, R.O. & Potter II, R.-W. (1982): An equation correlating the solubility of quartz in water from 25° to
900°C at pressures up to 10,000 bars. Geochimica et Cosmochimica Acta, 46, 1969-1974.

Franz, L., Teufel, S. & Oncken, O. (1996): Thermische Entwicklung der Ivrea- und Strona-Ceneri-Zone (N-
Italien). Terra Nostra, 2, 58-60.

Fricke, H.C., Wickham, S.M. & O’Neil, J.R. (1992): Oxygen and hydrogen isotope evidence for meteoric
water infiltration during mylonitization and uplift in the Ruby Mountains - East Humbolt Range core
complex, Nevada. Contributions to Mineralogy and Petrology, 11, 203-221.

Gapais, D., Bale, P., Choukroune, P. Cobbold, P.R., Mahjoub, Y. & Marquer, D. (1987): Bulk kinematics from
shear zone patterns: some field examples. Journal of Structural Geology, 9, 635-646.

Gapais, D. & White, S.H. (1982): Ductile Shear Bands in a Natural Deformend Quarzite. Textures and
Mikrostructures, 5, 1-17.

Giggenbach, W.F. (1984): Mass transfer in hydrothermal alteration systems - A conceptual approach.
Geochinica et Cosmochimica Acta, 48, 2693-2711.

Glazner, A.F. & Bartley, J.M. (1991): Volume loss, fluid flow and the state of strain in extensional mylonites
from the Central Mojave Desert, California. Journal of Structural Geology, 13, 587-594.

Goddard, J.V. & Evans, J.P. (1995): Chemical changes and fluid-rock interaction in faults of crystallnie thrust
sheets, northestern Wyoming, U.S.A. Journal of Structural Geology, 17, 533-547.

Govindaraju, K. (1994): Special Issue of Geostandard Newsletter. -Vol XVIII, 158 S.

Grant, J.A. (1986): The isocon diagram - a simple solution to Gresens' equation for metasomatic alteration.
Economic Geology, 81, 1976-1982.

Gratier, J.P. & Gamond, J.F. (1990): Transition between seismic ans aseismic deformation in the upper crust.
In Deformation, Mechanisms, Rheology and Tectonics, (eds. Knipe, RJ. & Rutter, E.H.) Geological
Society, Special Publication, 54, 461-474.

Gresens, R.L. (1967): Composition-volume relationships of metasomatism. Chemical Geology, 2, 47-55.

Gross, M. (1995): Fracture partitioning: Failure mode as a function of lithology in the Monterey Formation of
coastal California. Geolocial Society of America Bulletin, 107, 779-792.

Handy, M.R., Franz, L., Heller, F., Janott, B. & Zurbriggen, R. (1999a): Multistage Accretion, Orogenic
Stacking, and Exhumation of the Continental Crust (Ivrea crustal section, Italy and Switzerland). Tectonics,
in press.

Handy, M.R., Wissing, S.B. & Streit, J.E. (1999b): Frictional-viscous flow in mylonite with varied bimineralic
composition and its effect on lithospheric strength, Tectonophysics, 303, 175-191.

Handy, M.R. & Zingg, A. (1991): The tectonic and rheological evolution of an attenuated cross section of the
continental crust: Ivrea crustal section, southern Alps, northern Italy and southern Switzerland. Geological
Society of America Bulletin, 103, 236-253.

Handy M.R. (1987): The structure, age and kinematics of the Pogallo Fault Zone; Southern Alps, northwestern
Italy. Eclogae Geologicae Helvetiae, 80, 593-632.



Literaturverzeichnis 107

Handy, M.R. (1986): The structure and rheological evolution of the Pogallo Fault Zone, a deep crustal
dislocation in the southern Alps of northwestern Italy (prov. Novara). Dissertation, Universitit Basel, 327

pp.

Hanmer, S. & Passchier, C.W. (1991): Shear-sense indicators: a review. Geological Survey of Canada Paper,
90, 1-71.

Hanmer, S.K. (1986): Asymmetrical pull-aparts and foliation fish as kinematic indicators. Journal of Structural
Geology, 8, 111-121.

Harris S.K. & Cobbold P.R. (1984): Developement of conjugate shear bands during bulk simple shearing.
Journal of Structural Geology, 7, 37-44.

Hayama, Y. (1959): Some consideration of the Color of Biotite an 1st Relation to Metamorphism. Journal of
the geological Society of Japan, 65, no. 760.

Hobbs, B.E. & Ord, A. (1988): Plastic Instabilities: Implications for the Origin of Intermediate and Deep Focus
Earthquakes. Journal of Geophysical Research, 93, 10,521-10,540.

Hobbs, B.E., Ord, A. & Teyssier, C. (1986): Earthquakes in Ductile Regimes? Pageoph, 124, 309-336.

Hobbs, B.E., Means, W.D. & Williams, P.F. (1976): An outline of structural geology, John Wiley & Sons,
New York, 571 pp.

Hodges, K.V. & Fountain, D.M. (1984): Pogallo Line, South Alps, northern Italy: An intermediate crustal
level, low-angle normal fault? Geology, 12, 151-155.

Holdaway, M.J. (1971): Stability of andalusite and the aluminum silicate phase diagram. American Journal of
Science, 271, 97-131.

Hoschek, G. (1973): Zur Stabilitit metamorpher Biotit-Paragenesen. Tschermaks mineralogische und
petrographische Mitteilungen, 20, 48-58.

House, W.M. & Gray, D.R. (1982): Cataclasites along the Saltville thrust, U.S.A. and their implications for
thrust-sheet emplacement. Journal of Structural Geology, 4, 257-269.

Hubbert, M.K. & Rubey, W.W. (1959): Role of fluid pressure in mechanics of overthrust faulting. Geological
Society of American Bulletin, 70, 115-166.

Hull, J. (1988): Thickness-displacement relationships for deformation zones. Journal of Structural Geology,
10, 431-435.

Hunziker, J.C. (1974): Rb-Sr and K-Ar Determinations and the Alpine Tectonic History of the Western Alps.
Memorie degli Instituti di Geologia e Mineralogia, Universita di Padova, 31, 1-54.

Janda, 1., Schroll, E. & Sedlazek, M. (1965): Zum Problem der geochemischen Unterscheidung von Para- und
Orthoamphiboliten am Beispiel einiger Vorkommen des Waldviertels und der Ostalpen. Tschermaks
Mineralogische und Petrographische Mitteilungen, 10, 552-7.

Jaenecke, S.U. & Evans, J.P. (1988): Feldspar-influenced rock rheologies. Geology, 16, 1064-1067.

Kerrich, R. (1986): Fluid infiltration into fault zones: Chemical, isotopic, and mechanical effects. Pure and
Applied Geology, 110, 269-288.

Khaffagy, M. (1971): Zur Geochemie der Spitzergneise und der Paragneisserie des Kamptales,
Niederosterreich. Jahrbuch der Geologischen Bundesanstalt (Wien), 17, 171-7.

Kirby, S.H. (1980): Tectonic stresses in the lithosphere: Constraints provided by experimental deformation of
rocks. Journal of Geophysical Research, 89, 6353-6363.

Knipe, R.J & McCaig, A.M. (1994): Microstructural and microchemical consequences of fluid flow in
deforming rocks. - In: Geofluids: Origin, Migration and Evolution of Fluids in Sedimentary Basins (ed.
J.Parnell), Geological Society Special Publication, 78, 99-111.

Kohlstedt, D.L., Evans, B. Mackwell, S.J. (1995): Strength of the lithosphere: Constraints imposed by
laboratory experiments. Journal of Geophysical research, 100, 17,587-17,602.



Literaturverzeichnis 108

Kretz, M. (1983): Symbols for rock-forming minerals. American Mineralogist, 68, 277-279.

Leitch, C.H.B. & Lentz, D.R. (1994): The Gresens approach to mass balance constraints of alteration systems:
methods, pitfalls, examples, in Lentz, D.R., ed., Alteration and Alteration Processes associated with Ore-
forming Systems: Geological Association of Canada, Short Course Notes, 11, 161-192.

Lin, A. (1999): S-C cataclasite in granitic rock. Tectonophysics, 304, 257-273.

Liou, J.G., Maruyama, S. & Cho, M. (1985): Phase equilibria and mineral parageneses of metabasites in low-
grade metamorphism. Mineralogical Magazine, 49, 321-333.

Lister, G. & Snoke, A.W. (1984): S-C mylonites. Journal of Structural Geology, 6, 617-638

Logan, J.M., Friedman, M., Higgs, N.G., Dengo, C. & Shimamoto, T. (1979): Experimental studies of

simulated gouge and their application to studies of natural fault zones. U.S.Geological Survey Open-file
Report, 791239, 305-343.

Marquer, D. & Burkhard, M. (1992): Fluid circulation, progressive deformation and mass transfer processes in
the upper crust: the example of basement-cover relationships in the External Crystalline Massifs,
Switzerland. Journal of Structural Geology, 14, 1047-1057.

Mason, B. (1966): Principles of Geochemistry. John Wiley & Sons, New York, 329 pp.

McCaig, A.M. (1997): The geochemistry of volatile fluid flow in shear zones. In: Deformation-enhanced Fluid
Transport in the Earth’s Crust and Mantle. Edited by M.B. Holness, Chapman & Hall, London, 227-266.

McCaig, A.M., Wickham, S.M. & Taylor, H.P. (1990): Deep fluid circulation in alpine shear zones, Pyrenees,
France: field and oxygen isotope studies. Contributions to Mineralogy and Petrology, 106, 41-60.

McCaig, AM. & Knipe, R.J. (1990): Mass-transport mechanisms in deforming rocks: Recognition using
microstructural and microchemical criteria. Geology, 18, 824-827.

McCaig, A.M. (1987): Deformation and fluid-rock interaction in metasomatic dilatant shear bands.
Tectonophysics, 135, 121-132.

McNulty, B.A. (1995): Pseudotachylyte generated in the semi-brittle and brittle regimes, Bench Canyon shear
zone, central Sierra Nevada. Journal of Structural Geology, 17, 1507-1527.

Means, W.D. (1994): Shear zones and rock history. Tectonophysics, 247, 157-160.

Mikuchi, E.J. & Ridley, J.R. (1993): The hydrothermal fluid of archean lode-gold deposits at different
metamorphic grades - compositional constraints from ore and wallrock alteration assemblages. Mineralium
Deposita, 28, 469-481.

Mitra, G. (1979): Ductile deformation zones in Blue Ridge basement rocks and estimation of finite strains.
Geological Society of American Bulletin, 90, 935-951.

Mohanty, S. & Ramsay, J.G. (1993): Strain partitioning in ductile shear zones: an example from a Lower
Pennine nappe of Switzerland. Journal of Structural Geology, 16, 663-676.

Moore, D.E., Summers, R. & Byerlee, J.D. (1989): Sliding behavior and deformation textures of heated illite
gouge. Journal of Structural Geology, 11, 329-342.

O'Hara, K. (1994): Fluid-rock interaction in crustal shear zones: A directed percolation approach. Geology, 22,
843-846.

O'Hara, K. (1990): State of strain in mylonites from the western Blue Ridge province, southern Appalachians:
the role of volume loss. Journal of Structural Geology, 12, 419-430.

O'Hara, K. & Blackburn, W.H. (1989): Volume-loss model for trace-element enrichments in mylonites.
Geology, 17, 524-527.

O’Hara, K. (1988): Fluid flow and volume loss during mylonitization: an origin for phyllonite in an
overthrusting setting, North Carolina, U.S.A. Tectonophysics, 156, 21-336.

Oliver, N.H.S. (1996): Review and classification of structural controls on fluid flow during regional
metamorphism. Journal of metamorphic Geology, 14, 477-492.



Literaturverzeichnis 109

Oliver, N.H.S., Valenta, R.K. & Wall, V.J. (1990): The effect of heterogeneous stress and strain on
metamorphic fluid flow, Mary Kathleen, Australia, and a model for large-scale fluid circulation. Journal of
metamorphic Geology, 8, 311-331.

Palm, S., Zulauf, G. & Petschick, R. (1995): New geochemical constraints on graphite-enrichment in brittle-
ductile shear zones of the KTB superdeep well.- Kontinentales Tiefbohrprogramm der Bundesrepublik
Deutschland. Contribut. 8th annual KTB colloquium, May 25 and 26, 1995, Giessen, Germany (abstract),
S. 58-61.

Passchier, C.W. & Simpson, C. (1986): Porphyroclast systems as kinematic indicators. Journal of Structural
Geology, 8, 831-844.

Passchier, C.W. (1984): The generation of ductile to brittle shear bands in a low-angle mylonite zone. Journal
of Structural Geology, 6, 273-281.

Passchier, C.W. (1982): Mylonitic Deformation in the Saint-Barthélemy Massif, French Pyrenees, with the
Emphasis on the Genetic Relationship between Ultramylonite und Pseudotachylite, PhD. Thesis
Amsterdamm University, GUA papers of Geology, 16.

Peacock, D.C.P. (1996): Mapping small faults - why size is not important. Geoscientist, 5, 28-30.

Philpotts, A.R. (1992): Principles of Igneous and Metamorphic Petrology. Prentice Hall, Englewood Cliffs,
New Jersey, 498 pp.

Platt, J.P. (1984): Secondary cleavages in ductile shear zones. Journal of Structural Geology, 6, 439-442.

Platt, J.P. & Vissers R.L.M. (1980): Extensional structures in anisotropic rocks. Journal of Structural Geology,
2,397-410.

Platt, J.P. (1979): Extensional crenulation cleavage. Journal of Structural Geology, 1, 95-96.

Poirier, J.P. (1980): Shear localization and shear instability in materials in the ductile field. Journal of
Structural Geology, 2, 135-142 (part 11).

Ramsay, J.G. & Graham, R.H. (1970): Strain variation in shear belts. Canadian Journal of Earth Sciences, 7,
786-813.

Riedel, W. (1929): Zur Mechanik geologischer Brucherscheinungen. Centralblatt fiir Mineralogie, Geologie
und Paldontologie, 1929b, 354-368.

Robert, F., Boullier, A. & Firadous, K. (1995): Gold-quartz veins in metamorphic terranes and their bearing on
the role of fluids in faulting. Journal of Geophysical Research, 100, 12,861-12,879.

Robert, J.L. (1976): Titanium solubility in syntectonic phlogopite solid solutions. Chemical Geology, 17, 213-
227.

Ross, J.V. & Lewis, P.D. (1989): Brittle-ductile transition: semi-brittle behavior. Tectonophysics, 167, 75-79.

Rutter, E.H. (1986): On the nomenclature of mode of failure transitions in rocks. Tectonophysics, 122, 381-
387.

Rutter, E.H., Maddock, R.H., Hall, S.H. & White, S.H. (1986): Comparative microstructures of natural and
experimentally produced clay-bearing fault gouges. Pure and Applied Geophysics, 124, 3-30.

Rutter, E.H. (1983): Pressure solution in nature, theory and experiment. Journal of the Geological Society,
London, 140, 725-740.

Rutter, E.H. (1972): The influence of interstitial waters on the rheological behaviour of calcite rocks.
Tectonophysics, 14, 13-33.

Schmid, R. (1967): Zur Petrographie und Struktur der Zone Ivrea-Verbano zwischen Valle d’Ossola und Val
Grande (prov. Novara, Italien). Schweizerische Mineralogische und Petrologische Mitteilungen, 47, 935-
1117.

Schmid, S.M. (1993): Ivrea Zone and Adjacent Southern Alpine Basement, in Pre-Mesozoic Geology in the
Alps (eds. J.F. von Raumer & F. Neubauer), Springer, Berlin, 677 pp.



Literaturverzeichnis 110

Schmid, S.M. & Handy, M.R. (1991): Towards a genetic classification of fault rocks: Geological usage and
tectonophysical implications. In: K. J. Hsii, J. Mackenzie & D. Miiller (eds), Controversies in Modern
Geology. Academic Press, London,

Schmid, S.M., Aebli, H.R., Heller, F. & Zingg, A. (1989): The role of the Periadriatic Line in the tectonic
evolution of the Alps. In: Coward, M.P., Dietrich, D. & Park, R.S. (eds.), Alpine Tectonics, Geological
Society Special Publication, 45, 153-171.

Schmid, S.M., Zingg, A. & Handy, M.R. (1987): The Kinematics of Movements anlong the Insubric Line and
the Emplacement of the Ivrea Zone. Tectonophysics, 135, 47-66.

Scholz, C.H. (1990): The mechanics of earthquakes and faulting. Cambridge University Press, 439 pp.
Scholz, C.H. (1989) Mechanics of faulting. Annual Review of Earth and Planetary Sciences, 17, 309-334.

Scholz, C.H. (1988): The brittle-plastic transition and the depth of seismic faulting. Geologische Rundschau,
77, 319-328.

Segall, P. & Simpson, C. (1986): Nucleation of ductile shear zones on dilatant fractures. Geology, 14, 56-59.

Segall, P. & Pollard, D.D. (1983): Nucleation and Growth of Strike Slip Faults in Granite. Journal of
Geophysical Research, 88, 555-568.

Selverstone, J., Morteani, G. & Staude, J.-M. (1991): Fluid channeling during ductile shearing: transformation
of granodiorite into aluminous schist in the Tauern Window, Eastern Alps. Journal of metamorphic
Geology, 9, 419-431.

Shimamoto, T. (1989): The origin of S-C mylonites and a new fault zone model. Journal of Structural
Geology, 11, 51-64.

Sibson, R.H. (1992): Implications on fault-valve behaviour for rupture nucleation and recurrence,
Tectonophysics, 211, 283-293.

Sibson, R.H. (1990): Conditions for fault-valve behaviour. In Deformation, Mechanisms, Rheology and
Tectonics, (eds. Knipe, R.J. & Rutter, E.H.) Geological Society, Special Publication, 54, 15-28.

Sibson, R.H. (1986): Earthquakes and rock deformation in crustal fault zones. Annual Review of Earth and
Planetary Sciences, 14, 149-175.

Sibson, R.H. (1983): Continental fault structure and the shallow earthquake source. Journal of the Geological
Society, London, 140, 141-167.

Sibson, R.H. (1982): Fault Zone Models, heat flow, and the depth distribution of earthquakes in the continental
crust of the United States. Bulletin of the Seismological Society of America, 72, 151-163.

Sibson, R.H. (1981): Controls on low-stress hydro-fracture dilatancy in thrust, wrench and normal fault
terrains, Nature, 289, 655-657.

Sibson R.H. (1977): Fault rocks and fault mechanisms. Journal of the Geological Society of London, 133, 191-
213.

Sibson, R.H. (1975): Generation of Pseudotachylite by Ancient Seismic Faulting. Geophysical Journal of the
Royal Astronomical Society, 43, 775-794.

Simpson, C. & Schmid, S.M. (1983): Some Criteria to Deduce the Sense of Movement in Sheared Rocks.
Bulletin of the Geological Society of Americ, 94, 1218-1288.

Spear, F.S. & Cheney, J.T. (1989): A petrogenetic grid for pelitic schists in the system SiO,-Al,O3-FeO-MgO-
K,0-H,0. Contributions to Mineralogy and Petrology, 101, 149-164.

Stock, P. (1992): A strain model for antithetic fabric rotation in shear band structures. Journal of Structural
Geology, 14, 1267-1275.

Strehlau J. (1986): A discussion of the extent of rupture in large continental earthquakes. In: (ed.) Earthquake
Source Mechanics. American Geophysical Union, 131-145.



Literaturverzeichnis 111

Streit, J.E. (1997): Low frictional strength of upper crustal faults: A model. Journal of Geophysical Research,
102, 24,619-24,626.

Streit, J.E. & Cox, S.F. (1998): Fluid infiltration and volume change during mid-crustal mylonitization of
Proterozoic granite, King Island, Tasmania. Journal of Structural Geology, 16, 197-212.

Streit, J.E. (1998): Multiple generation cataclasites in Fault-Related Rocks:- A Photographic Atlas (eds. Snoke,
AW, Tullis, J.A. & Todd, V.R.), Princeton University Press, N.J., p. 54-55.

Tchalenko, J.S. (1970): Similarities between Shear Zones of Different Magnitudes. Geological Society of
America Bulletin, 81, 1625-1640.

Tobisch, O.T., Barton, M.D. Vernon, R.H. & Paterson, S.R. (1991): Fluid-enhanced deformation:
transformation of granitoids to bandes mylonites, western Sierra Nevada, California, and southern Australia.
Journal of Structural Geology, 13, 1137-1156.

Vauchez, A. (1987): The developement of discrete shear-zones in a granite: stress, strain and changes in
deformation mechanisms. Tectonophysics, 133, 137-157.

Voll, G. (1976): Recrystallization of quartz, biotite, and feldspars from Ernstfeld to the Levantina nappe, Swiss
Alps. Schweizerische Mineralogische und Petrologische Mitteilungen, 56, 641-647.

Walder, J. & Nur, A. (1984): Porosity reduction and crustal pore pressure development. Journal of
Geophysical Research, 89, 11,539-11,548.

Walther, J.V. (1994): Fluid-rock reactions during metamorphism at mid-crustal conditions. Journal of Geology,
29, 1-62.

Walther, J.V. & Helgeson, H.C. (1977): Calculations of the thermodynamic properties of aqueous silica and th
solubility of quartz and its polymorphs at high pressures and temperatures. American Journal of Sciences,
277, 1315-1351.

Wedepohl, K.H. (1969): Handbook of Geochemistry.

White S.H., Burrows S.E., Carreras J., Shaw N.D. & Humphreys F.J. (1980): On mylonites in ductlie shear
zones. Journal of Structural Geology, 2, 175-187.

White S.H. & Knipe R.J. (1978): Transformation and reaction enhanced ductility in rocks. Journal of the
Geological Society, 135, 513-516.

White, S. (1975): Tectonic deformation and recrystallization of oligoclase. Contributions to Mineralogy and
Petrology, 50, 287-304.

Williams P.F. & Price G.P. (1990): Origin of kinkbands and shear-band cleavage in shear zones: an
experimental study. Journal of Structural Geology, 12, 145-164.

Wintsch, R.P., Christoffersen, R. & Kronenberg, A.K. (1995): Fluid-rock reaction weakening of fault zones.
Journal of Geophysical Research, 100, 13,021-13,032.

Wood, B.J. & Walther, J.V. (1986): Fluid flow during metamorphism and ist implications for fluid-rock ratios.
In Fluid-Rock Interaction During Metamorphism, (eds. Wood, B.J. & Walther, J.V) Springer-Verlag, 89-
109.

Zhang, S., Patterson, M.S. & Cox, S.F. (1994): Porosity and permeability evolution during hot isostatic
pressing of calcite aggregates. Journal of Geophysical Research, 99, 15741-15760.

Zhang, X., Nesbitt, B.E. & Muehlenbachs, K. (1989): Gold mineralization in the Okanagan Valley, Southern
British Columbia: fluid inclusion and stable isotope studies. Economic geology, 84, 410-424.

Zingg, A. (1983): The Ivrea and Strona-Ceneri Zones (Southern Alps, Ticino and Northern Italy): A review.
Schweizerische Mineralogische und Petrologische Mitteilungen, 63, 361-392.

Zingg, A., Handy, M.R., Hunziker, J.C. & Schmid, S.M. (1990): Tectonometamorphic history of the Ivrea
Zone and ist relationship to the crustal evolution of the Southern Alps. Tectonophysics, 182, 169-192.



Literaturverzeichnis 112

Zulauf, G., Palm, S., Petschick, R. & Spies, O. (1999): Element mobility and volumetric strain in brittle and
brittle-viscous shear zones of the superdeep well KTB (Germany). Chemical Geology, 156, 135-149.

Zurbriggen, R., Franz, L. & Handy, M.R. (1997): Pre-Variscan deformation, metamorphism and magmatism in
the Strona-Ceneri Zone (southern Alps of northern Italy and southern Switzerland).



Anhang 113

Anhang 1 Verzeichnis der verwendeten Abkiirzungen

Fiir hiufig verwendete Bezeichnungen und Mineralnamen wurden folgende Abkiirzungen verwendet

(Mineralnamen nach Kretz, 1983):

Ab Albi Ep Epidot Prh Prehnit
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Die AufschluBkarte zeigt den kartierten Abschnitt des Val Grande. Die Nummern in Kreisen
markieren die beprobten Aufschliisse; die quadratisch umrahmten Buchstaben geben ein Probenprofil
entlang des Weges (Sp-79 bis Sp-109) von der P* di Velina in NW zur P*° di Casletto im SE an.
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Anhang 3. Probenliste

Probe |Gestein Kommentar Val Grande

Sp-5 hbl-Gneis Punkt 1

Sp-6 qtz-fsp-reicher Gneis AufschluB3punkt

Sp-7 Kataklasit in qtz-fsp-reichem Gneis AufschluBpunkt

Sp-8 Kataklasit in qtz-fsp-reichem Gneis AufschluB3punkt

Sp-10 [Kataklasit kantige Fragmente, dkl. feinkérnige Martix AufschluBpunkt

Sp-11  |katakl. iiberpr. qtz-fsp-Gneis AufschluB3punkt

Sp-12  |katakl. iiberpr. qtz-fsp-Gneis AufschluBpunkt

Sp-13  |qtz-fsp-Mylonit SCC'-Geflige AufschluB3punkt

Sp-14 |Kataklasit in mafischem Gang neben mafischem Gang, unter Wasser AufschluSpunkt

Sp-15  |fsp-reicher Gneis AufschluB3punkt

Sp-16 |[fsp-reicher Gneis AufschluBpunkt

Sp-43 [feinkorniger Glimmergneis Punkt 5

Sp-44  |hbl-reicher Gneis Punkt 5

Sp-45 |qtz-reicher Gneis Punkt 5

Sp-46 |hbl-reicher Gneis C'-Fldchen und etwas Kataklase Punkt 6, Mylonitgiirtel
Sp-47 |qtz-Mylonit mit Ultrakataklasit/Pseudotachylitlage Punkt 6, Mylonitgiirtel
Sp-49 |qtz-Pegmatit randl. von Amphibolit Punkt 6, Mylonitgiirtel
Sp-50 [foliierter Amphibolit Punkt 6, Mylonitgiirtel
Sp-51 |qtz-reicher Gneis Punkt 6, Mylonitgiirtel
Sp-52 |qtz-reicher Gneis Punkt 6, Mylonitgiirtel
Sp-53  |bt-reicher Gneis Punkt 6, Mylonitgiirtel
Sp-54 |fsp-reicher Gneis Punkt 6, Mylonitgiirtel
Sp-55 |Ultramylonit Punkt 6, Mylonitgiirtel
Sp-56 |fsp-bt-reicher Ultramylonit feinstkorniger Bt Punkt 6, Mylonitgiirtel
Sp-57 |hbl-reicher Mylonit bis 1 cm grofle Klasten Punkt 6, Mylonitgiirtel
Sp-58 |hbl-reicher Mylonit Punkt 6, Mylonitgiirtel
Sp-59 |katakl. gtz-fsp-Mylonit Punkt 6, Mylonitgiirtel
Sp-60 |qtz-fsp-reicher Mylonit kantig-koffrigen Falten Punkt 6, Mylonitgiirtel
Sp-61 |Kataklasit verfaltet, reaktiviert Punkt 6, Mylonitgiirtel
Sp-62 |Kataklasit Im NW' der Stérungsnarbe Punkt 6, Mylonitgiirtel
Sp-63 |Kataklasit 5 cm nw' der Storungsnarbe Punkt 6, Mylonitgiirtel
Sp-64 |Ultrakataklasit nw' Rand der Storungsnarbe Punkt 6, Mylonitgiirtel
Sp-65 |Ultamylonit Punkt 6, Mylonitgiirtel
Sp-66 |Mylonit Punkt 6, Mylonitgiirtel
Sp-67 |Gneis Punkt 6, Mylonitgiirtel
Sp-68 |Gneis mit Pegmaitit Punkt 6, Mylonitgiirtel
Sp-69 |Amphibolit Punkt 6, Mylonitgiirtel
Sp-70  |Amphibolit mit gradueller katakl. Uberprigung Punkt 6, Mylonitgiirtel
Sp-71  |Mylonit in bt-reichem Gneis mit foliationsparallelem Pseudotachylit Punkt 6, Mylonitgiirtel
Sp-72  |Mylonit in bt-reichem Gneis mit foliationsparallelem Pseudotachylit Punkt 6, Mylonitgiirtel
Sp-73  |bt-reicher Gneis C'-Fldchen Punkt 1, Pte di Velina
Sp-74  |bt-reicher Gneis chloritisierte Probe Punkt 1, Pte di Velina

Sp-75

bt-reicher Gneis

C'-Flichen und SC-Gefiige

Punkt 1, Pte di Velina
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Probe |Gestein Kommentar Lokalitiit
Sp-76  |bt-reicher Gneis SCC'-Flachen Punkt 1, Pte di Velina
Sp-77 |bt-reicher Gneis konjugierte C'-Fldchen Punkt 1, Pte di Velina
Sp-78  |bt-reicher Gneis Punkt 1, Pte di Velina
Sp-79 |bt-reicher Gneis bis 3 cm grosse Fsp-Klasten Wegprofil, pkt a
Sp-80 |bt-reicher Gneis dextrale SCC'-Gefiige Wegprofil, pkt b
Sp-81 |bt-reicher Gneis Wegprofil, pkt ¢
Sp-82 |bt-reicher Gneis Wegprofil, pkt ¢
Sp-83 |bt-reicher Gneis kleine Pseudotachylitlagen // Foliation Wegprofil, pkt d
Sp-84 |bt-reicher Gneis Wegprofil, pkt d
Sp-85 [feinkorniger bt-reicher Gneis Wegprofil, pkt e
Sp-86 |qtz-fsp-reicher Gneis Wegprofil, pkt f
Sp-87 [feinkorniger bt-reicher Gneis Wegprofil, pkt g
Sp-88 |feinkorniger bt-reicher Gneis Wegprofil, pkt h
Sp-89 [heller fsp-reicher Gneis Wegprofil, pkt i
Sp-90 |heller fsp-reicher Gneis Wegprofil, pkt i
Sp-91 |[feinkorniger grauer Gneis Wegprofil, pkt j
Sp-92 |[feinkorniger grauer Gneis Wegprofil, pkt j
Sp-93 |massiger, feinkdrniger Amphibolit Wegprofil, pkt j
Sp-94 |grauer, gebidnderter Gneis Wegprofil, pkt k
Sp-95 |Mylonit in bt-reichem Gneis Wegprofil, pkt k
Sp-96 |heller fsp-reicher Gneis Probe mit Faltenschanier Wegprofil, pkt k
Sp-97 |straff folierter heller Gneis grof3e sinistrale Scherbédnder Wegprofil, pkt 1
Sp-98 |heller, qtz-fsp-reicher Gneis Wegprofil, pkt m
Sp-99 |heller, qtz-fsp-reicher Gneis mit kleiner Kalksilikatknolle Wegprofil, pkt n
Sp-100 |bt-reicher Gneis mit kleinem zonierten Aplit Wegprofil, pkt o
Sp-101 |feinkorniger, bt-reicher Gneis Wegprofil, pkt o
Sp-102 |qtz-fsp-reicher Gneis flache sinistrale C' Flichen Wegprofil, pkt p
Sp-103 |mylonitischer qtz-fsp-reicher Gneis Wegprofil, pkt p
Sp-104 |dkl sehr feinkorniger qtz-bt-Gneis Wegprofil, pkt q
Sp-105 |dkl sehr feinkorniger qtz-bt-Gneis Wegprofil, pkt r
Sp-106 |dkl sehr feinkorniger qtz-bt-Gneis Wegprofil, pkt s
Sp-107 |heller fsp-reicher "Granit"-Gneis mit bis 50 cm groflen Xenolithen Wegprofil, pkt t
Sp-108 |heller fsp-reicher "Granit"-Gneis grobkornig Wegprofil, pkt u
Sp-109 |heller fsp-reicher "Granit"-Gneis Wegprofil, pkt v
Sp-130 |hbl-reicher Gneis C'-Fldchen Punkt 3

Sp-131 |bt-fsp-reicher Paragneis Punkt 3

Sp-132 |bt-reicher Paragneis Punkt 3

Sp-133 |bt-fsp-reicher Paragneis entspricht Xrf-15 Punkt 5

Sp-134 |straff foliierter qtz-fsp-Gneis Punkt 5

Sp-135 |bt-fsp-reicher straff foliierter Gneis Punkt 5

Sp-136 |Ultramylonit (innerhalb Sp-135) mit Turmalin Punkt 5

Sp-137 |katakl. tiberprigter bt-reicher Gneis Punkt 1

Sp-139 |Gneis Punkt 3

Sp-140 |qtz-reicher Gneis Punkt 3
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Probe |Gestein Kommentar Lokalitiit

Sp-141 |Metabasit mit Grt Punkt 3

Sp-143 |[foliierter Metabasit duBerer Teil der Linse Punkt 2

Sp-144 |[foliierter Metabasit Kern der Metabasitlinse Punkt 2

Sp-145 |[foliierter Metabasit mittlerer Teil der Linse Punkt 4

Sp-146 |bt-reicher Paragneis C'Fldchen Punkt 2

Sp-147 |bt-reicher Paragneis Punkt 2

Sp-148 |[foliierter Amphibolit Punkt 6

Sp-149 |heller Augegneis Punkt 6

Pg-1 bt-fsp-reicher Gneis extrem feinkornig Punkt 6, Mylonitgiirtel
Pg-2 Gneis extrem feinkornig Punkt 6, Mylonitgiirtel
Pg-3 Ultramylonit extrem feinkornig Punkt 6, Mylonitgiirtel
Pg-4 Ultrakataklasit extrem feinkornig Punkt 6, Mylonitgiirtel
Pg-5 Gneis extrem feinkornig Punkt 6, Mylonitgiirtel
Pg-6 Gneis extrem feinkornig Punkt 6, Mylonitgiirtel
Pg-7 Gneis extrem feinkornig Punkt 6, Mylonitgiirtel
Pg-8 qtz-reicher Gneis quarzreich Punkt 6, Mylonitgiirtel

(Geochemienrohen (entlano des Mvloniteiirtels)

Xrf-1
Xrf-2
Xrf-3
Xrf-4
Xrf-5
Xrf-6
Xrf-7
Xrf-8
Xrf-9
Xrf-10
Xrf-11
Xrf-12
Xrf-13
Xrf-14
Xrf-15

Xrf-16

fsp-bt-reicher Gneis
fsp-reicher Mylonit
fsp-reicher Mylonit
fsp-bt-reicher Ultramylonit
Kataklasit

Kataklasit

Ultrakataklasit
Ultramylonit

straff foliierter hbl-Gneis
fsp-reicher Mylonit
fsp-reicher Mylonit
fsp-bt-reicher Ultramylonit
Amphibolit

qtz-reicher Gneis

Kinzigit

Kinzigit

entspricht Sp -68
entspricht Sp -66
entspricht Sp-67
entspricht Sp -65

entspricht Sp-61, 62
entspricht Sp-57
entspricht Sp-53
entspricht Sp-06, 71
entspricht Sp-72
entspricht Sp-50

8 m SW Kataklasitband
3 m SW Kataklasitband
6 m SW Kataklasitband
1 m SW Kataklasitband
se' Rand des Kataklasitbandes

nw' Rand des Kataklasitbandes

Mitte des Kataklasitbandes
2 m NW Kataklasitband

7 m NW Kataklasitband

10 m NW Kataklasitband
6 m NW Kataklasitband

8 m NW Kataklasitband

16 m NW Kataklasitband
22 m NW Kataklasitband
50 m NW Kataklasitband
500 m NW Kataklasitband
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Anhang 4 Kornformanalyse

Sp-68
X z \" r4
8 1 5 1
9 15 10 15
13 1.8 5 1
14 2 9 1.7
7 1 8 1.8
10 15
9 2
7 1.1
11 1.2
10 2
13 1.2
11 15
10.17 1.48 7.40 1.40
x (1) v () z () /1 lo/l>
1017 7.40 1.44 1.37 513
Sp-78
X z \" z
18 3 65 6
40 3.7 30 2
19 2.7 15 4
16 4.2 30 2
27 4 20 2,5
45 45 45 55
45 9 22 2
57 5
45 5
30 15
60 6
36.55 4.42 32,43 3.43
x (1) v () z () l/1, I/l
36.55 32,43 3.92 1,13 8.27
L /1A /1A k
Sp-66 8.48 2,54 0.21
Pa-5 6.29 4,40 0.64
Pa-8 4,03 1,73 0.24
Sp-68 513 1,37 0,09
Sp-78 8.27 1,13 0.02

Sp-66
X z \"} z
48 1.5 25 25
35 1 7 1
30 0.7 6 1
19 1 12 2
60 4 23 3
35 0.5 17 3
30 1.7 25 2
23 1.6 15 1.7
10 1.5
8 1
10 1.2
10 1
11 1.8
3500 150 | 1377 175
x() vk z(h I/l o/l
3500 1377 162 254 8.48
Pg-5
X z \" z
35 1.5 15 25
40 2 9 2
34 12 10 2
40 1 17 2.2
80 3 8 1
50 2,5 6 0.7
30 0.8 14 25
65 2,5 12 1.6
70 2 10 1.1
49,33 1.83 11,22 1,73
x (1) v () z () /1, I/l
4933 1122 178 4.40 6.29
Pg-8
X z \" z
30 4 9 2
8 1.8 7 15
9 1.3 6 1.1
9 2 5 1
10 2.2 7 1,2
6 1 9 1,7
10 15 6 2
15 2
12,13 1.98 7.00 1.50
X (1) v () z () /1> lo/l2
12,13 7,00 1.74 1,73 4,03
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Anhang 5 Rontgenfloureszensanalyse

a) Geritedaten und Probenpriparation

Rontgenfloureszensspektrometer PW 1400 von Philips

Zur Herstellung von Schmelztabletten:
Einwaage 1,0000 g pulverisierte und getrocknete (105 °C) Probe + 4,0000 g Spektromelt A,
(LyB4O7 + LiBO,). Mischung in einem Pt/Rh Tiegel bei 1050 °C 12 Minuten schmelzen und auf

eine temperierte Pt/Rh Schale (Cucille) ausgiefen.

Herstellung von Pulverpresstabletten:
3 g Probenmaterial mit 3 Tropfen Tuwiol vermischen und 5 Sekunden lang mit einer Masse von

4000 kg geprefit in einen Ring (Durchmesser 0 29 mm).

b) Betriebsbedingungen, MeBzeiten, MeBprogramme und Nachweisgrenzen

kV . mA MeBzeit untere obere MeBprogram untere obere MeBprogram
Nachweisgrenz

(Gew  Si 40 65 100 58 76 "Granit" 38 60 "Basalt"
Ti 40 65 20 0,03 1.1 "Granit" 0.1 3 "Basalt"
Al 40 65 100 10 20 "Granit" 10 30 "Basalt"
Fe 40 65 20 0.4 7 "Granit" 3 13 "Basalt"
Mn 40 65 20 0,01 0,22 "Granit" 0,04 0,22 "Basalt"
Ma 40 65 100 0.3 25 "Granit" 1 14 "Basalt"
Ca 40 65 20 0.5 55 "Granit" 2 16 "Basalt"
Na 40 65 200 0.4 9 "Granit" 15 9 "Basalt"
K 40 65 40 1 16 "Granit" 0.1 3 "Basalt"
P 40 65 40 0,06 1.4 "Granit" 0.1 1.2 "Basalt"

kV . mA MeBzeit untere obere MeBprogram
Nachweisgrenz

pom Cr 60 45 100 10 400 "Croga"
Ni 60 45 100 10 300 "Croga"
Cu 60 45 100 10 200 "Croga"
Zn 60 45 100 10 300 "Croga"
Ga 60 45 100 10 100 "Croga"
Pb 70 40 100 5 350 "PbTh"
Th 70 40 100 5 110 "PbTh"
Ba 80 35 50 20 4000 "Barium"”
Rb 80 35 50 5 1000 "Rubob”
Sr 80 35 50 5 1500 "Rubob”
Y 80 35 50 5 200 "Rubob”
Zr 80 35 50 10 1200 "Rubob”

Nb 80 35 50 3 300 "Rubob”
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5.c) Rontgenfloureszenzanalysedaten

Konzentration von Haupt- und Spurenelementen,

entlang des Probenprofils iiber des Mylonitgiirtel der Pogallo Linie

wt% Probe Xrf-1 Xrf-1 Xrf-2 Xrf-2 Xrf-3 Xrf-3 Xrf-4 Xrf-4 Xrf-5 Xrf-5
SiO2 68,32 68,33 67,11 67,10 65,95 66,07 65,82 66,03 64,61 64,61
TiO2 0,623 0,629 0,714 0,714 0,775 0,783 0,669 0,682 0,603 0,601
A203 15,20 15,18 15,52 15,54 15,44 15,49 15,34 15,38 14,55 14,56
Fe203 4,797 4,793 5,446 5,461 5,545 5,564 5,563 5,581 5,022 5,020
MnO 0,061 0,061 0,075 0,074 0,091 0,092 0,069 0,072 0,060 0,059
MgO 1,876 1,862 2,167 2,165 2,099 2,104 2,340 2,345 1,841 1,836
Cao 1,634 1,636 2,190 2,183 2,222 2,233 1,447 1,447 1,735 1,742
Naz20 2,755 2,769 3,075 3,112 3,175 3,166 2,990 2,964 0,633 0,646
K20 3,203 3,205 2,198 2,200 3,250 3,257 3,217 3,231 7,841 7,844
P205 0,140 0,139 0,172 0,172 0,224 0,225 0,194 0,193 0,180 0,180
ppm Cr 59 59,1 69,3 69 56,3 56,7 67,9 68,8 72 70,9
Ni 23 23,4 28 27,7 20,6 20,6 30 29,6 51,3 51,1
Cu 19,1 19,3 17,7 17,2 17,2 18,2 20,4 19,8 22,3 22,4
Zn 59,5 58,9 103,2 103,5 58,6 59,1 151,8 150,7 40,8 40,9
Ga 17,4 17,5 17,9 18,3 19 19,4 19,9 19,4 14,8 14,5
Pb 22 21,1 49,4 50,6 17,5 18,6 74,6 72,6 7,1 9,7
Th 10,6 9,5 10,5 12,7 8,1 9,7 13,2 12,8 10,6 12,4
Ba 653,5 654,9 602 598,6 607,5 612,5 593,1 597,6 1238,2 1240,8
Rb 113,3 113 90,9 91 132,4 132,4 142,3 142,2 350,8 350,1
Sr 185,9 186,7 208,3 208,7 207,3 207,3 152,4 152,8 341,5 340,2
Y 31,7 31,6 32,3 32,4 32,3 31,7 30,4 31,5 32,5 31,6
Zr 175 175,1 198 197,6 204,2 203,8 184,7 184,1 171,9 171,7
Nb 11,8 11,8 11,8 11,9 11,8 12 12,4 12,5 12,3 12,1
Probe Xrf-6 Xrf-6 Xrf-7 Xrf-7 Xrf-7 Xrf-7 Xrf-8 Xrf-8 Xrf-9 Xrf-9
wt% SiO2 70,26 70,34 81,09 81,09 - - 67,57 67,71 65,29 65,34
TiO2 0,433 0,430 0,114 0,115 - - 0,750 0,759 0,589 0,591
AN203 13,09 13,07 9,53 9,53 - - 16,29 16,33 17,17 17,19
Fe203 3,396 3,392 1,480 1,475 - - 5,809 5,828 5,775 5,767
MnO 0,039 0,039 0,014 0,014 - - 0,075 0,077 0,100 0,100
MgO 0,960 0,949 0,283 0,285 - - 2,297 2,329 1,873 1,892
CaO 2,150 2,163 0,551 0,552 - - 2,639 2,642 4,446 4,453
Na20 1,445 1,444 2,699 2,712 - - 2,729 2,740 2,944 2,939
K20 6,562 6,571 3,557 3,563 - - 2,671 2,675 3,522 3,522
P20s5 0,143 0,141 0,092 0,091 - - 0,206 0,206 0,151 0,148
ppm Cr 421 41,3 12 13,3 13,3 13 72,1 75,3 24,5 25,4
Ni 30,5 31,3 14,7 14,6 14,4 14,4 30,1 30 6 5,5
Cu 64,6 67,1 49,1 49,7 48,9 49,7 24 23,6 11,9 12,2
Zn 22,4 22,2 83,2 82,9 83,3 84,8 56,7 57,4 80,9 80,2
Ga 12,2 12,2 8,9 8,9 8,7 8,2 19,9 18,9 19 18,7
Pb 30,2 29,9 80,4 79,1 81,8 79,8 17,1 17,8 15,3 17,8
Th 10,3 10,2 6,6 5,9 5,8 5,7 9,4 9,6 6,9 7,5
Ba 843,1 839,4 316,4 320,9 304,2 306,4 658,3 655,8 675,2 670,3
Rb 272,6 2744 147,3 146 1471 147,6 103,3 103,3 137,8 139,2
Sr 164,3 165,7 95,6 94,3 941 95,5 227,5 229,4 276,1 277
Y 21,8 22,5 12,7 12,4 12,5 12,6 32,1 30,9 22,2 22,8
Zr 131 133,6 54,8 55,7 55 56,5 185,8 190,7 132,1 135,3
Nb 11,2 11,1 7,9 7,8 7,9 7,3 12,3 12,6 8 8
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5.c) Rontgenfluoreszenzanalysedaten

Konzentration von Haupt- und Spurenelementen,

entlang des Probenprofils iiber des Mylonitgiirtel der Pogallo Linie

Probe Xrf-10 Xrf-10 Xrf-11 Xrf-11 Xrf-12 Xrf-12 Xrf-13 Xrf-13
wt% SiO2 64,28 64,25 66,40 66,48 68,87 68,83 48,60 48,60
TiO2 0,795 0,808 0,677 0,678 0,760 0,762 0,600 0,610
A203 16,59 16,55 17,07 17,09 16,06 16,04 15,30 15,30
Fe203 6,122 6,118 5,613 5,616 5,386 5,372 10,98 11,00
MnO 0,100 0,101 0,096 0,095 0,067 0,067 0,200 0,200
MgO 2,231 2,242 1,957 1,975 1,803 1,803 9,160 9,140
CaO 1,794 1,790 1,854 1,860 2,464 2,457 10,27 10,27
Na20 2,535 2,501 2,971 2,961 2,811 2,810 2,090 2,090
K20 3,236 3,229 2,671 2,679 3,312 3,302 1,030 1,030
P20s5 0,192 0,191 0,196 0,191 0,234 0,226 0,130 0,120
ppm Cr 75,1 77,7 66,1 65,2 46,6 47,6 402,9 407,7
Ni 29,9 30,6 27,7 28,7 17,1 18,6 43 41,8
Cu 30,9 31,2 23,2 24,9 14,1 13,9 41,4 43,4
Zn 128,2 129,1 97,4 97,8 75,7 76 142,8 1411
Ga 19,7 19,9 21,7 21,8 20,1 19,9 17,6 16,1
Pb 24,5 25,8 22 22 19,3 18,5 23,7 25
Th 12,2 11,5 12,1 12,1 12,3 12,4 - -
Ba 713 714,2 750,7 754,2 775,2 777,2 157,4 159,4
Rb 147,2 147,7 115,85 115,7 116,5 117,89 66,3 67,8
Sr 247.,8 247,4 219,6 220,1 178,4 179,7 348,9 347,8
Y 30,4 29 28,1 29 33,7 34,2 13,3 14,4
Zr 191 195,1 166,3 168,6 1921 1951 18,2 19,9
Nb 13,6 13,3 14 14,2 13,9 13,4 3,2 3,3
Probe Xrf-13 Xrf-13 Xrf-13 Xrf-13 Xrf-14 Xrf-14 Xrf-15 Xrf-15 Xrf-16 Xrf-16
wt% SiO2 48,98 48,96 48,93 48,95 76,83 77,05 68,01 68,12 64,61 64,55
TiO2 0,612 0,607 0,604 0,606 0,087 0,089 0,585 0,587 0,922 0,920
A203 15,27 15,26 15,29 15,27 13,03 13,09 16,09 16,11 19,90 19,89
Fe203 10,99 10,98 10,99 10,98 1,313 1,312 5,052 5,055 7,365 7,359
MnO 0,205 0,207 0,207 0,205 0,048 0,048 0,103 0,104 0,063 0,062
MgO 9,006 8,994 9,016 9,013 0,148 0,173 2,221 2,223 2,135 2,154
CaOo 10,24 10,24 10,23 10,24 0,856 0,860 3,476 3,484 0,459 0,456
Na20 2,055 2,034 2,038 2,063 3,113 3,113 3,633 3,610 0,897 0,897
K20 1,039 1,043 1,041 1,041 4,422 4,429 1,868 1,872 5,241 5,241
P20s 0,130 0,132 0,130 0,130 0,186 0,183 0,283 0,278 0,128 0,131
ppm Cr - - - - 10,3 11,7 56,1 54,5 92,1 93,9
Ni - - - - 2,4 2,5 16,1 15,4 38,5 38,8
Cu - - - - - - 8,3 7,8 - 0,5
Zn - - - - 33,7 34,4 77,4 76,6 105,7 106,7
Ga - - - - 18,7 17,8 18,6 17,4 24,5 24,5
Pb - - - - 22 20,4 27,1 27 22,6 23,2
Th - - - - 4,5 4,5 7,8 7,9 10,9 11,4
Ba - - - - 185 186,9 509,5 514,6 8499 850,2
Rb B - - - 192,4 190,3 82,5 82,2 199,5 199,63
Sr - - - - 82,6 81,5 308,4 308,9 181,7 181,56
Y - - - - 19,7 19,7 28,9 29,2 28,1 27,7
Zr - - - - 60,3 61,3 130 130,4 170,2 169,9
Nb - - - - 9,3 9,4 8,5 8,3 17,1 17,3
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Anhang 6 Fehlerbetrachtung

Vor der Interpretation der chemischen Analyseergebnisse, muf3 eine kritische Betrachtung der durch
die Verfahren entstandenen systematischen (Genauigkeit) und zufélligen (Reproduzierbarkeit) Fehler
erfolgen. Der systematische Fehler ist die Abweichung des errechneten Wertes vom wahren Wert,
wohingegen der zufillige Fehler die Schwankung um das arithmetische Mittel ist. Trdgt man die
Gehalte gegen die Héufigkeit in einem Diagram auf, so erhélt man im Allgemeinen eine symmetrische
Glockenkurve, deren Maximum das arithmetische Mittel darstellt und deren Weite ein MaB fiir die
Standardabweichung (Reproduzierbarkeit) ist.

Um eine hohe Genauigkeit der Analysen zu erlangen, werden innerhalb der Mefreihen international
standartisierte Proben von Referenzgesteinen vergleichbarer Elementkonzentration mitgemessen
(siche Anhang 5b). Die Messungen der internationalen Standards fiir AC-E (Granit), AG-V
(Andesit) und BHVO (Basalt) zeigen bei nahezu allen FElementen eine angemessene
Ubereinstimmung mit den Literaturwerten (Govindaraju, 1994). Die geringen Konzentrationen von
MgO und P,Os spiegeln sich am Granitstandard AC-E in relativ hohen Standardabweichungen von
15 bzw. 13 % wider (siehe Anhang 5b). Die Reproduzierbarkeit der iibrigen Hauptelemente ist mit
< 2 % relativ gut. Bei den Spurenelementen treten, aufgrund der geringen Gehalte, insgesamt hohere
Standardabweichungen von bis zu 10 % auf. Um die Zuverldssigkeit der MeBergebnisse zu
tiberpriifen, ist ein Vergleich der relativen Standardabweichungen mit den Messungen an den

internationalen Standards erforderlich.

Falls die Ungenauigkeiten in x, y und z zuféllig und unabhéngig sind, gilt die allgemeine Formel zur
Fehlerberechnung (Quadratwurzel aus der Summe der Fehlerquadrate, wovei die Fehlerquadrate ein

Produkt sind aus Einzelfehler und der partiellen Ableitung)
2

SO ORE

Da aber fiir alle Messungen die gleiche Apparatur verwendet wurde, ist es nicht klar, ob die Fehler

dq

2
d 1
S z) (D

unabhiéngig oder zufillig sind. Daher ist es ratsam, den maximalen Fehler anzugeben. Es empfiehlt
sich daher, den Fehler zu schitzen anstatt ihn zu berechnen. Im Falle systematischer Fehler (selbe
Apparatur, Probenaufbereitung, etc.) kann man eine einfache Obergrenze fiir den Fehler bestimmen,

in dem man die Produkte aus der partiellen Ableitung und den Einzelfehlern addiert.

dq dq dq
Sg<—Ldx+—dy+—d 2
N @

Um die Zuverlissigkeit der MeBergebnisse zu iiberpriifen, ist ein Vergleich der relativen

Standardabweichungen s(rel) erforderlich. Dazu werden sowohl von den Messungen der
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internationalen Standards als auch von den eigenen Mefergebnisse die Standardabweichung s
ermittelt. Durch den jeweiligen Mittelwert m dividiert und mit 100 multipliziert 146t sich die relative
Standardabweichung s(rel) in Prozentzahlen ausdriicken. Idealerweise sollte die relative
Standardabweichung s(rel) der untersuchten Proben kleiner sein, als die der mitgemessenen
Standards. Das trifft fiir 85 % der Messungen an Haupt- und Spurenelementen zu. Im Falle von
MgO und P,Os sind die Ergebnisse sogar weit besser. In Anbetracht der geringen Gehalte ist der

Fehler von insgesamt < 8 % fiir die Messungen der Gehalte an Spurenelementen recht gut.

Da der mit den Standards ermittelte systematische Fehler auch in den Messungen der untersuchten
Proben enthalten ist, sollte dieser Fehler auch in die Auswertung und Darstellung der Ergebnisse

miteingehen.

Zeichererliuterung zu den nachfolgenden Tabellen:

Standardabweichung (s)

BHVO, AC-E, AG-V = verwendete internationale Standards
x = Mittelwert der Messungen

Lit. Literatuerwert dieser Standards

s = Standardabweichung der Messungen

n = Anzahl der Messungen

s(rel) = Standardabweichung in Prozent ausgedriickt

Maximale Abweichung (dx) vom Mittelwert

x = Mittelwert der Messungen an den intermationalen Standards
dx = maximale Abweichung des ermittelten Mittelwertes (x) vom Literaturwert

dx(rel) = maximale Abweichung (dx) in Prozent ausgedriickt
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6.a Standardabweichung (s)

Gew% Stand. Literat n X s s(rel) Gew% Stand. Literat n X s s(rel)
SiO2 AC-E 70,35 4 71,10 0,07 0,1 Si02 BHVO 49,94 4 50,1 0,25 0,50
TiO2 AC-E 0,11 4 0,113 0 1,3 TiO2 BHVO 2,71 4 273 0,01 0,44
A203  ACE 14,7 4 1491 0,03 0,2 A203  BHVO 13,8 4 138 0,11 0,80
Fe203  AC-E 2,53 4 2,564 0 0,1 Fe203 BHVO 12,23 4 124 0,04 0,29
MnO AC-E 0,058 4 0,059 0 0,7 MnO BHVO 0,168 4 017 0,00 0,63
MgO AC-E 0,03 4 0,036 0,01 14,7 MgoO BHVO 7,23 4 729 0,04 0,49
cao AC-E 0,34 4 0,343 0 0,5 CaO BHVO 114 4 11,5 0,04 0,36
Na20 ACE 654 4 6,719 001 0.2 Na20 BHVO 226 4 236 004 1,76
K20 AC-E 4,49 4 4,527 0 0,1 K20 BHVO 0,52 4 052 0,00 0,55
P20s5 ACE 0,014 4 0,015 0 13,0 P205 BHVO 0,273 4 027 0,00 1,08
ppm ppm

Cr AG-V 10,1 5 2296 0,72 3,12 Cr BHVO 289 4 294, 290 0,98

Ni AG-V 16 5 19,08 0,53 2,78 Ni BHVO 121 4 112, 1,42 1,26

Cu AG-V 60 5 60,44 0,80 0,32 Cu BHVO 136 4 142, 1,23 0,86

Zn AG-V 88 5 8998 0,30 0,33 Zn BHVO 105 4 103, 0,76 0,74

Ga AG-V 20 5 20,38 0,28 1,37 Ga BHVO 21 4 213 039 1,85

Pb AG-V 36 5 36,46 048 1,31 Pb BHVO 139 3 152, 294 1,93

Th AGV 65 4 6,23 059 9,46 Th BHVO _ - - - -

Ba AG-V 1226 4 120560 3,92 0,33 Ba BHVO _ _ _ - -

Rb AG-V 67,3 7 67,27 0,00 1,61 Rb BHVO 11 5 10,1 053 5,28

Sr AG-V 662 7 657,80 254 0,39 Sr BHVO 403 5 399, 1,77 0,44

Y AG-V 20 7 19,07 055 2,88 Y BHVO 27,6 5 257 033 1,27

Zr AG-V 227 7 224,03 3,38 1,51 Zr BHVO 179 5 170, 2,43 142

Nb AG-V 15 7 1417 0,30 2,12 Nb BHVO 19 5 186 0,39 2,08
6.b Maximale Abweichung (dx) vom Mittelwert

Gew% Stand. Literat n X dx dx(rel Gew% Stand. Literat n X dx dx(rel
SiO2 AC-E 70,35 4 71,10 0,75 1,1 Si02 BHVO 49,94 4 50,17 0,2 0,5
TiO2 AC-E 0,11 4 0,113 0,003 2,2 TiO2 BHVO 2,71 4 2,73 0 0,7
AN203 ACE 14,7 4 14,91 0,21 1,4 AN203  BHVO 13,8 4 13,89 0,1 0,6
Fe203 AC-E 2,53 4 2,564 0,034 1,3 Fe203 BHVO 12,23 4 12,42 0,2 1,5
MnO ACE 0,058 4 0,059 1E-03 1,7 MnO  BHVO 0,168 4 0,17 0 1,2
MgO AC-E 0,03 4 0,036 0,006 16,7 MgO BHVO 7,23 4 7,29 0,1 0,8
caO ACE 0,34 4 0,343 0,003 0,9 Ca0  BHVO 114 4 11,52 0,1 1,0
Na20 AC-E 6,54 4 6,719 0,179 2,7 Na20 BHVO 226 4 2,35 0,1 3,8
K20 AC-E 4,49 4 4,527 0,037 0,8 K20 BHVO 0,52 4 0,52 0 0,0
P20s ACE 0,014 4 0,015 1E-03 6,7 P20s  BHVO 0,273 4 0,27 0 1,1
ppm ppm

Cr AG-V 10,1 5 2296 12,86 56,0 Cr BHVO 289 4 2942 520 1,8
Ni AG-V 16 5 19,08 3,08 16,1 Ni BHVO 121 4 1124 8,60 7,7
Cu AG-V 60 5 60,44 0,44 0,7 Cu BHVO 136 4 142,7 6,70 4,7
Zn AG-V 88 5 89,98 1,98 2,2 Zn BHVO 105 4 103 2,00 1,9
Ga AG-V 20 5 20,38 0,38 1,9 Ga BHVO 21 4 21,3 0,30 1,4
Pb AG-V 36 5 36,46 0,46 1,3 Pb _ _ _ _ - -
Th AG-V 6,5 4 6,23 0,28 4,4 Th _ _ - _ - -
Ba AG-V 1226 4 12056 20,40 1,7 Ba BHVO 139 3 152,7 13,70 9,0
Rb AG-V 67,3 7 67,27 0,03 0,0 Rb BHVO 1 5 10,1 0,90 8,9
Sr AG-V 662 7 657,80 420 0,6 Sr BHVO 403 5 399 3,96 1,0
Y AG-V 20 7 19,07 0,93 4,9 Y BHVO 27,6 5 25,74 1,86 7,2
Zr AG-V 207 7 22403 292 1,3 Zr BHVO 179 5 1709 8,14 4.8
Nb AG-V 15 7 14,17 0,83 5,9 Nb BHVO 19 5 18,62 0,38 2,0
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Anhang 7 Mikrosondenanalysen

a) Mikrosondenanalysen von Feldspiten auf der Basis von 8 Sauerstoffatomen

Probe Xrf-1
Analyse pkt1 pkt1b pktic pkt 1d pkt 1e pkt 1f pkt 1g pkt th  pkt 1i pkt2 pkt2b pkt2c pkt2d pkt2e pkt3

SiO2 63,36 64,37 63,10 62,63 63,34 63,15 6328 6253 6388 6181 64,18 61,82 6156 62,77 61,76
TiO2 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00
A203 22,48 21,82 22,51 2338 18,63 1853 22,75 22,88 18,48 18,51 22,03 20,14 21,64 18,20 23,61
FeO 0,05 0,06 0,01 0,07 0,10 0,08 0,06 0,00 0,00 0,09 0,00 0,05 0,00 0,04 0,00
MnO 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00
MgO 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00
CaO 3,61 2,82 3,50 4,38 0,45 0,40 3,88 4,08 0,06 0,61 3,21 1,41 2,89 0,17 4,12
Na20 9,64 10,03 8,69 9,17 1,48 1,51 9,28 9,13 0,46 2,87 9,51 4,21 7,20 0,66 9,40
K20 0,07 0,04 1,04 0,13 13,90 14,06 0,08 0,42 15,84 12,43 0,70 9,88 4,00 15,23 0,04
BaO 0,00 0,05 0,00 0,00 0,06 0,00 0,04 0,00 0,00 0,00 0,03 0,00 0,00 0,08 0,12

Summe 99,21 99,19 9885 99,76 97,96 97,73 99,37 99,04 98,72 96,32 99,66 97,51 97,29 97,15 99,05

An 17,09 13,44 17,08 20,72 2,27 2,02 18,68 19,33 0,31 296 15,09 6,76 13,98 0,87 19,45
Or 0,39 0,22 6,06 0,73 84,09 84,21 0,46 2,36 95,44 71,85 3,89 56,57 23,03 93,04 0,25
Ab 82,52 86,34 76,86 7855 13,64 13,77 80,86 78,31 425 2519 81,02 36,67 62,99 6,09 80,30

Probe Sp-68
Analyse pkt1 pkt1b pktic pkti1d pktie pkt2 pkt3 pkt3b pkt3c pkt4 pkt 4 pkt4b pktd4c pkt5 pkt 6

SiO2 66,23 66,57 63,71 63,36 66,29 64,25 60,07 59,15 63,29 6395 61,39 6594 6340 63,66 63,65
TiO2 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00
A203 20,14 19,72 18,39 18,28 20,43 19,94 23,84 2453 19,18 20,65 23,63 20,36 18,45 19,53 22,87
FeO 0,01 0,06 0,11 0,51 0,06 0,06 0,03 0,01 0,20 0,15 0,01 0,20 0,16 0,32 0,05
MnO 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00
MgO 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00
CaO 0,63 0,32 0,02 0,00 0,59 0,93 4,60 5,15 0,17 1,16 4,21 0,62 0,00 0,89 3,88
Na20 10,11 10,78 1,90 0,22 10,97 11,21 8,88 8,61 5,90 9,83 9,20 11,41 0,28 5,38 9,64
K20 1,49 0,58 14,43 16,32 0,27 0,28 0,09 0,10 8,36 1,54 0,08 0,29 16,33 8,00 0,04
BaO 0,09 0,00 0,00 0,00 0,02 0,00 0,00 0,00 0,09 0,04 0,01 0,03 0,05 0,00 0,02

Summe 98,70 98,03 9856 9869 9863 9667 97,51 9755 97,19 97,32 98,53 98,85 98,67 97,78 100,15

An 3,06 1,55 0,08 0,00 2,86 432 22,15 24,70 0,83 559 20,10 2,89 0,00 4,41 18,14
Or 8,54 3,36 83,55 97,97 1,52 1,56 0,50 0,54 47,85 8,83 0,47 1,58 97,45 47,29 0,22
Ab 88,40 95,09 16,37 2,03 9562 94,13 7735 7476 51,33 8558 79,42 9553 2,55 48,29 81,63
Probe SP68 Probe SP67

Analyse pkt6b pkit6c pkt6éd pkt7 pkt7b pkt7c pkt8 pkt8b pkt8c pkt8d pkt8e pkt8f Analyse nb 6 nb 7
SiO2 63,68 64,17 6294 62,13 62,72 6191 6230 62,69 6393 6199 61,42 62,09 SiO2 62,98 63,64
TiO2 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 TiO2 0,00 0,00
A203 22,41 2221 2298 23,26 23,55 23,99 24,00 23,73 22,81 23,94 22,72 23,99 A203 22,55 18,24
FeO 0,00 0,04 0,21 0,17 0,00 0,08 0,02 0,16 0,02 0,10 0,54 0,16 FeO 0,01 0,08
MnO 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 MnO 0,00 0,00
MgO 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 MgO 0,00 0,00
CaO 3,62 3,26 4,04 4,46 4,50 512 5,07 4,43 4,01 5,15 3,85 5,12 CaO 3,67 0,00
Na20 9,40 9,22 9,32 8,36 8,85 8,25 8,69 8,62 9,16 8,36 7,47 8,67 Na20 9,50 0,12
K20 0,12 0,18 0,09 0,51 0,10 0,12 0,07 0,21 0,06 0,12 2,34 0,05 K20 0,06 16,58
BaO 0,03 0,00 0,02 0,02 0,00 0,01 0,01 0,07 0,08 0,00 0,04 0,06 BaO 0,00 0,09

Summe 99,26 99,08 99,60 9891 99,72 99,48 100,16 99,91 100,07 99,66 98,38 100,14 Summe 98,77 98,75

An 17,40 16,18 19,22 22,07 22,81 2536 24,82 21,84 19,44 2523 19,11 2453 An 17,5 0,00
Or 0,70 1,09 0,48 3,01 0,58 0,69 0,42 1,26 0,33 0,69 13,84 0,29 Or 0,33 98,88
Ab 8190 82,73 80,30 7492 7761 7395 7530 7691 80,24 74,08 67,05 75,18 Ab 82,13 1,12
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a) Mikrosondenanalysen von Feldspiten auf der Basis von 8 Sauerstoffatomen

Probe SP67 Probe Pg-4

Analyse pkt5 pkt6 pkt6b pkt6c pkt6éd pkt6ée pkt9 pkt 1 pkt1b Analyse pkt1 pkt1b pktic pkt3 pkt 2
SiO2 61,72 61,75 61,61 6336 6266 62,72 61,93 60,36 62,75 SiO2 67,20 69,00 63,78 67,92 67,36
TiO2 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 TiO2 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00
A203 23,71 23,40 2365 22,63 20,44 23,19 18,552 18,49 20,65 A203 20,56 13,80 16,91 15,21 14,08
FeO 0,06 0,08 0,02 0,00 0,03 0,30 0,04 0,16 0,18 FeO 0,05 0,72 0,81 0,56 0,78
MnO 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 MnO 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00
MgO 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 MgoO 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00
CaO 4,66 4,75 4,94 3,51 2,10 3,18 0,00 0,00 0,66 CaO 0,56 0,69 4,48 0,19 0,31
Na20 9,04 8,85 8,69 9,30 5,02 9,30 0,20 0,00 11,03 Na20 11,30 0,10 0,09 0,14 0,14
K20 0,15 0,06 0,13 0,06 8,10 0,70 16,36 0,40 0,57 K20 0,40 11,96 7,25 13,68 12,80
BaO 0,04 0,00 0,09 0,00 0,00 0,02 0,00 16,41 0,07 BaO 0,00 0,85 0,57 0,29 0,38

Summe 99,38 98,89 99,13 98,86 98,35 99,41 97,05 9582 9591 Summe 100,07 97,12 93,89 97,99 9585

An 22,01 2280 23,71 1720 10,10 1525 0,00 0,00 3,09 An 2,59 0,46 33,77 1,12 1,98
Or 0,83 0,37 0,72 0,35 46,28 3,99 98,17 96,41 3,18 Or 2,23 9425 65,02 97,40 96,37
Ab 77,17 76,83 7557 82,46 43,62 80,76 1,83 359 93,73 Ab 95,18 5,29 1,21 1,48 1,65

Probe SP65
Analyse pkt1 pktib pktic pkti1d pktie pkti1f pkt2 pkt2b pkt2c pkt4 pktd4b pkt5 pkt5b pkt5¢c pkt 5d

SiO2 64,17 62,45 63,49 64,03 64,66 64,79 63,92 6424 63,86 63,67 6619 64,92 6529 62,81 63,80
TiO2 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00
A203 20,26 22,51 22,48 20,38 21,54 21,41 21,44 2219 20,40 2261 20,21 20,12 21,72 22,24 22,03
FeO 1,79 0,63 0,57 1,14 1,08 0,74 0,75 0,73 1,38 0,54 0,34 0,31 0,46 0,73 0,58
MnO 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00
MgO 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00
CaO 1,18 1,28 2,60 0,75 1,11 1,44 2,42 1,21 2,60 1,68 1,59 0,88 1,00 2,55 2,18
Na20 7,11 8,29 9,10 5,95 8,87 9,12 8,90 9,41 9,53 9,28 10,26 6,99 9,54 8,70 9,60
K20 4,10 3,02 1,20 6,87 2,19 1,49 0,66 1,60 0,55 1,64 0,34 5,90 1,39 1,34 0,86
BaO 0,19 0,05 0,00 0,25 0,05 0,07 0,07 0,00 0,01 0,03 0,00 0,05 0,02 0,09 0,09

Summe 98,80 98,23 99,44 9937 99,50 99,06 98,16 99,38 98,33 99,45 98,93 99,17 99,42 98,46 99,14

An 6,25 6,46 12,69 3,79 5,61 7,28 12,53 6,00 12,69 8,24 7,73 4,28 5,01 12,82 10,62
Or 25,78 18,09 6,96 41,57 13,20 9,03 4,10 9,45 3,19 9,56 1,94 34,18 8,29 8,01 4,99
Ab 67,96 7545 80,35 54,64 81,19 83,69 83,36 8455 84,12 8220 90,32 6154 86,69 79,16 84,40
Probe SP65 Sp-65 Probe  SP61

Analyse pkt7 pkt7b pkt7c pkt6 pkt6b pkt7 pkt7b Analyse pkt 1 pkt2 pkt2b
Si02 63,98 64,29 64,08 63,99 6322 63,74 62,46 6293 62,81 65,40 63,46 SiO2 62,91 62,32 62,10
TiO2 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 TiO2 0,00 0,00 0,00
A203 22,60 2191 2217 1844 2057 20,72 21,35 2226 23,02 20,02 22,80 A203 23,04 22,78 23,00
FeO 0,22 0,39 0,27 0,05 0,11 0,28 0,36 0,08 0,18 0,19 0,05 FeO 0,08 0,09 0,18
MnO 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 MnO 0,00 0,00 0,00
MgO 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 MgO 0,00 0,00 0,00
CaOo 3,70 1,68 2,62 0,14 0,73 1,24 1,20 1,99 4,06 1,49 3,81 CaO 4,18 4,31 4,49
Na20 9,30 9,02 9,61 1,07 3,48 5,22 4,34 8,87 9,12 6,15 9,30 Na20 8,98 9,15 8,93
K20 0,28 1,93 0,75 15,22 10,62 7,92 8,73 2,06 0,06 5,50 0,03 K20 0,13 0,33 0,08
BaO 0,00 0,06 0,06 0,13 0,13 0,09 0,10 0,03 0,02 0,11 0,00 BaO 0,00 0,01 0,05

Summe 100,08 99,28 99,56 99,04 98,86 99,21 98,554 98,22 99,27 98,86 99,45 Summe 99,32 98,99 98,83

An 17,73 826 12,55 0,67 3,71 6,16 6,15 9,70 19,65 7,78 18,41 An 20,31 20,26 21,65
Or 1,59 11,34 4,28 89,72 6424 46,87 53,45 11,99 0,32 34,16 0,20 Or 1,85 0,45
Ab 80,68 80,41 83,17 9,61 32,05 46,97 40,40 7831 80,02 5805 81,39 Ab 79,69 77,89 77,90
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a) Mikrosondenanalysen von Feldspiten auf der Basis von 8 Sauerstoffatomen

Probe Sp-61
Analyse pkt2c pkt2d pkt2e pkt5

SiO2 62,64 62,58 61,90 6500 67,94 6233 6291 6273 6227 60,16 62,50 62,65 63,48 6500 62,19
TiO2 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00
A203 22,70 22,84 22,06 21,32 16,82 2293 22,37 22,74 23,19 21,88 2249 2286 2222 21,32 23,15
FeO 0,14 0,31 0,60 0,17 0,28 0,15 0,12 0,32 0,12 0,64 0,60 0,10 0,13 0,17 0,18
MnO 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00
MgO 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00
CaO 3,84 4,30 3,45 3,70 0,4 4,00 4,19 4,28 4,55 1,25 3,29 4,47 3,57 3,70 4,48
Na20 8,47 9,13 7,72 7,82 1,22 8,32 9,45 9,01 9,22 3,14 8,81 8,79 9,46 7,82 8,70
K20 1,21 0,10 2,82 1,39 12,78 1,12 0,11 0,30 0,16 10,27 1,12 0,10 0,17 1,39 0,23
BaO 0,08 0,01 0,01 0,11 0,16 0,02 0,05 0,02 0,07 0,16 0,00 0,00 0,01 0,11 0,02

Summe 99,08 99,27 9856 99,51 99,60 98,87 99,20 99,40 99,58 97,50 98,81 98,97 99,04 99,51 98,95

An 18,64 20,54 16,60 19,00 2,25 19,61 1956 20,43 21,25 6,53 16,02 21,80 17,07 18,97 21,86
Or 6,97 0,55 16,16 8,47 85,38 6,55 0,62 1,72 0,90 63,81 6,47 0,60 0,98 0,00 0,00
Ab 74,39 78,92 67,24 72,54 12,37 73,84 79,81 77,85 77,85 29,66 77,51 77,60 81,95 81,03 78,14
Probe Sp-61 Probe Xrf-5 Probe Xrf-8

Analyse pkt Analyse pkt?7 D E nahe 7 pkt 3A pkt3B pkt3D pkt8A pkt2- Analyse pkt 1 pkt 1a pkt 1b
Si02 61,50 SiO2 67,80 67,51 73,82 67,35 62,38 63,48 64,16 67,28 62,33 SiO2 61,00 60,51 62,40
TiO2 0,00 TiO2 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 TiO2 0,01 0,00 0,00
A203 23,46 A203 17,58 18,54 13,21 15,62 18,48 18,05 17,95 15,94 16,65 Al203 22,62 23,50 18,30
FeO 0,24 FeO 0,46 1,43 0,60 0,11 0,53 0,43 0,15 0,14 1,56 FeO 0,24 0,11 0,13
MnO 0,00 MnO 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 MnO 0,00 0,00 0,00
MgO 0,00 MgO 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 MgO 0,01 0,00 0,00
CaO 1,41 CaO 0,37 0,51 0,12 1,88 1,55 0,04 0,62 1,00 2,43 CaO 4,17 4,69 0,00
Na20 7,45 Na20 4,91 7,64 0,72 1,35 0,32 0,23 0,31 0,19 0,23 Na20 8,83 8,83 0,18
K20 3,93 K20 7,12 2,16 10,37 11,61 15,16 16,01 15,38 14,17 13,57 K20 0,18 0,08 16,31
BaO 0,07 BaO 0,00 0,16 0,00 2,28 1,28 0,00 0,67 1,46 0,44 BaO 0,00 0,12 0,00

Summe 98,06 Summe 98,24 97,95 98,84 100,20 99,70 98,24 99,24 100,18 97,21 Summe 97,06 97,84 97,32

An 7,20 An 2,08 3,01 0,90 10,34 7,68 0,21 3,17 5,51 12,78 An 20,50 22,57 0,00
Or 23,88 Or 47,80 1520 89,63 76,17 8947 97,69 93,97 92,61 8503 Or 0,00 0,49 98,33
Ab 68,92 Ab 50,12 81,79 9,47 13,49 2,85 2,10 2,86 1,88 2,19 Ab 79,50 76,95 1,67
Probe Xrf-8 Sp-55

Analyse pktic pkt2 pkt2b pkt2c pkt3 pkt3 pkt 3c  pkt 3d Analyse pkt 4 pkt5  pkt6 pkt 7 pkt x pkt 1a
Si02 61,28 61,90 62,17 63,48 60,23 60,04 61,25 60,63 SiO2 62,17 62,41 62,44 6255 64,556 62,70
TiO2 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 TiO2 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00
Al203 23,37 22,97 23,08 2332 23,32 23,61 2343 23,86 A203 23,04 23,43 23,02 22,81 21,58 22,76
FeO 0,25 0,14 0,03 0,11 0,25 0,19 0,09 0,13 FeO 0,09 0,12 0,09 0,10 0,19 0,00
MnO 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 MnO 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00
MgO 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 MgO 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00
CaO 4,26 4,40 4,24 4,51 5,17 4,44 4,71 4,62 CaO 4,31 4,49 4,57 4,21 4,05 4,40
Na20 8,89 9,10 9,48 9,23 9,03 9,02 8,95 8,63 Na20 8,93 8,96 9,26 9,36 8,25 9,07
K20 0,32 0,05 0,09 0,31 0,21 0,05 0,17 0,11 K20 0,10 0,16 0,16 0,07 0,75 0,08
BaO 0,04 0,00 0,00 0,00 0,07 0,00 0,05 0,00 BaO 0,07 0,01 0,03 0,02 0,04 0,00

Summe 98,41 98,56 99,09 100,96 98,28 97,35 98,65 97,98 Summe 98,71 99,58 99,57 99,12 99,42 99,01

An 20,56 21,08 19,70 20,90 23,75 2132 22,30 22,67 An 20,95 21,49 21,22 19,86 20,40 21,06
Or 1,84 0,29 0,52 1,74 1,15 0,29 0,95 0,64 Or 0,55 0,90 0,87 0,38 0,47 0,47
Ab 77,59 7868 79,78 7736 7509 7839 76,75 76,69 Ab 7850 77,60 7791 79,76 75,13 78,47




Anhang 127

a) Mikrosondenanalysen von Feldspiten auf der Basis von 8 Sauerstoffatomen

Probe SP55

Analyse pkt1b pkt1c pkt1d pkti1e pkt 1f pkt2 pkt2b pkt3 pkt3b
SiO2 63,62 62,57 69,74 62,63 6349 63,72 6375 61,64 62,12
TiO2 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00
A203 22,28 22,95 17,57 23,38 21,93 2236 20,056 2435 2045
FeO 0,30 0,04 1,56 0,01 0,31 0,14 0,15 0,03 0,12
MnO 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00
MgO 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00
CaO 3,72 4,40 3,43 4,66 3,35 4,05 0,50 4,82 1,65
Naz20 9,19 9,02 6,61 8,69 9,26 9,16 2,41 8,27 4,83
K20 0,18 0,06 0,30 0,10 0,47 0,17 12,57 0,60 9,09
BaO 0,04 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,10 0,03 0,03
Summe 99,33 99,04 99,21 99,47 98,81 99,60 99,53 99,74 98,29
An 18,11 21,16 21,81 22,69 16,20 19,43 250 23,51 7,79
Or 1,02 0,36 2,24 0,61 2,73 0,94 75,52 3,50 51,02
Ab 80,87 7848 7595 76,70 81,06 79,62 21,98 7298 41,19

b) Mikrosondenanalysen von Prehnit auf der Basis von 24 Sauerstoffatomen und von Laumontit auf

der Basis von 48 Sauerstoffatomen

Probe Sp-67 Probe Sp-65
Analyse pkt7a pkt7b pkt7c pkt2b pkt2c pkt2d pkt2e Analyse pkt4a pkt4b pktd4c pkt4d pkt5a pkt5b pkt 5c
SiO2 41,58 42,09 41,81 42,41 42,85 43,12 42,90 SiO2 43,07 43,03 42,90 43,09 43,74 43,11 4243

A203 22,06 22,82 23,79 23,07 23,98 23,03 22,78 A203 2414 2434 2441 24,27 23,61 24,22 24,33
Fe203 3,03 2,65 0,96 1,98 0,49 1,89 1,69 Fe203 0,25 0,28 0,26 0,25 1,50 0,34 0,16

MnO 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 MnO 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00
MgO 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 MgO 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00
CaO 26,28 26,56 26,36 26,92 25,61 26,65 26,44 CaO 26,14 26,74 26,79 26,73 23,79 26,55 26,38
Na20 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 Na20 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00
K20 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 K20 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00
H20 4,30 4,26 4,31 4,27 4,25 4,30 4,26 H20 4,28 4,31 4,31 4,31 4,26 4,30 4,26

Summe 97,25 98,38 97,23 98,60 97,18 98,99 98,07 Summe 97,88 98,70 98,67 98,65 96,90 98,52 97,56

Prehnit Laumontit

Probe Sp-65 Probe Xrf-5

Analyse pkt9a pkt 9b Analyse pkt6 pkt6b pkt9 pkt9b
Si02 45,42 41,70 SiO2 53,73 54,14 46,31 51,03
A203 22,62 23,57 A203 21,84 17,34 21,75 23,97
Fe203 0,70 6,20 Fe203 0,00 0,00 0,00 0,00

MnO 0,00 0,00 MnO 0,00 0,00 0,00 0,00
Mgo 0,00 0,00 MgO 0,00 0,00 0,00 0,00
CaO 25,15 19,26 CaO 11,08 7,30 22,01 24,26
Na20 0,00 0,00 Na20 0,00 0,34 0,12 0,13

K20 0,00 0,00 K20 0,94 1,95 0,54 0,61

H20 4,32 4,16 H20 13,86 12,97 13,57 4,31

Summe 98,21 94,89 Summe 101,45 94,04 104,30 104,31




Anhang 128

¢) Mikrosondenanalysen von Biotit und Hellglimmer auf der Basis von 24 Sauerstoffatomen

Biotit

Probe Sp-68 pkt 3 Xrf-1 pkt 3  pkt4

Analyse pkt4b mica F micaC pkt3a pkt3b Bt1 Bt6 A2 A4 GI3 Bt3 A1 A1 A3 B4
SiO2 34,57 35,88 34,96 34,26 34,07 33,75 33,77 34,34 3459 34,39 34,35 34,22 35,41 34,86 36,37
TiO2 2,84 2,17 2,78 2,77 2,5 2,66 2,48 2,48 2,75 2,12 2,74 2,93 0,00 0,18 1,42

A203 17,38 19,59 18,07 17,53 17,57 16,91 1790 17,50 16,61 17,73 16,93 16,94 1769 17,32 18,52
FeO 23,02 20,48 2192 23,77 23,36 22,04 21,76 22,82 23,17 22,38 23,08 23,84 23,69 24,08 22,55
MnO 0,36 0,27 0,18 0,37 0,43 0,30 0,27 0,21 0,26 0,09 0,24 0,28 0,41 0,04 0,42
MgO 8,37 7,56 8,06 8,45 8,66 9,16 9,20 8,27 8,74 9,66 9,02 8,72 10,10 10,82 9,31

CaO 0,01 0,43 0,03 0,07 0,00 0,01 0,03 0,00 0,07 0,08 0,00 0,04 0,21 0,18 0,15
Na20 0,16 0,08 0,07 0,07 0,1 0,13 0,09 0,11 0,10 0,00 0,03 0,11 0,00 0,09 0,00
K20 9,53 7,51 9,67 9,48 9,46 9,45 9,84 9,22 9,00 9,18 9,65 9,76 8,25 7,71 7,81
H20 4,07 4,08 4,07 4,08 4,05 3,99 4,03 4,02 4,03 4,06 4,05 4,07 4,08 4,07 4,16

Summe 100,31 98,05 99,81 100,85 100,20 98,40 99,37 98,97 99,32 99,69 100,09 100,91 99,84 99,35 100,71

Biotit

Probe Sp-146 Xrf-8 Sp-76 Xrf-16

Analyse pkt6 Bt 1 Bt 3 2b 2c 2e 2f 2Bt 21Bt 2Bt 2I1Bt 2Bt pkt3 pkt31d pkt6
SiO2 33,60 33,52 32,96 33,75 34,04 32,24 31,75 34,19 34,25 34,00 34,83 34,00 38,24 33,61 34,19
TiO2 1,30 2,47 2,57 2,73 2,75 2,76 2,91 3,15 3,13 3,00 2,80 3,53 1,86 3,53 2,45

A203 19,81 18,43 18,17 19,19 1933 19,81 19,42 18,60 1892 18,46 19,17 18,05 27,06 17,43 18,64
FeO 24,03 20,57 2098 21,31 2169 2082 2237 2134 2141 2219 20,71 2195 13,30 24,95 2434
MnO 0,05 0,29 0,24 0,21 0,14 0,16 0,20 0,15 0,15 0,16 0,16 0,19 0,05 0,11 0,28
MgO 7,96 9,39 10,09 6,72 6,87 7,83 7,17 7,40 6,91 7,09 7,62 6,89 3,16 7,10 7,06

CaO 0,17 0,00 0,09 0,00 0,01 0,04 0,00 0,00 0,00 0,00 0,09 0,01 0,03 0,09 0,00
Na20 0,10 0,06 0,11 0,15 0,11 0,21 0,07 0,15 0,20 0,10 0,16 0,12 0,36 0,18 0,20
K20 8,24 9,65 9,48 9,48 9,49 9,47 9,42 9,46 9,62 9,22 9,13 9,50 9,42 9,43 9,43
H20 4,05 4,01 4,01 3,81 3,84 3,79 3,76 3,85 3,85 3,83 3,89 3,82 4,18 4,05 3,84

Summe 99,31 9839 98,70 9735 9824 9713 97,07 9829 98,34 98,05 98,556 98,06 97,66 100,48 100,62

Biotit

Probe Xrf-16

Analyse pkt6 pkt6 pkt61f pkt7 pkt7 pkt7 pkt5 pkt5 pkt 5 pkt pkt53f pkt2 pkt2 pkt2 pkt2
SiO2 34,07 34,00 3428 3436 32,88 33,79 3530 3851 3440 33,80 3405 3457 3398 3432 33,46
TiO2 2,69 3,16 2,60 2,61 2,96 2,70 1,76 2,30 2,41 2,68 2,64 2,41 2,40 2,40 2,98
A203 19,01 18,68 18,03 17,53 1845 19,06 20,22 18,15 19,04 17,91 18,31 19,58 19,00 19,53 17,90
FeO 23,86 24,99 24,44 26,32 24,76 2421 22,24 20,47 23,82 24,19 24,73 23,30 24,43 23,73 24,95
MnO 0,20 0,21 0,16 0,19 0,13 0,17 0,16 0,09 0,15 0,15 0,21 0,19 0,20 0,24 0,20
MgO 7,16 6,89 7,55 7,18 6,18 6,60 7,64 6,77 7,88 7,32 7,34 6,92 7,39 7,33 7,02

CaO 0,06 0,01 0,18 0,02 0,27 0,05 0,09 0,04 0,01 0,01 0,00 0,11 0,01 0,12 0,00
Na20 0,16 0,15 0,24 0,13 0,15 0,22 0,08 0,13 0,16 0,19 0,14 0,20 0,13 0,21 0,14
K20 9,47 9,52 8,84 9,87 8,79 9,18 9,03 9,11 9,58 9,54 9,44 8,96 9,61 9,22 9,24

H20 3,845 3,74 3,87 3,84 3,75 4,06 4,13 3,90 3,69 3,86 3,81 4,03 3,76 4,11 3,90
Summe 100,62 101,35 100,19 102,05 98,32 100,04 100,65 99,74 101,63 99,84 100,96 100,35 101,29 101,21 99,93

Biotit Hellglimmer
Probe  Xrf-16 Probe Sp-76
Analyse pkt2 pkt2 pkt5 pkt5 pkt7 Analyse

Si02 33,77 34,02 44,94 4551 45,41 Si02 47,15
TiO2 2,86 3,26 0,75 0,64 0,61 TiO2 1,27
Al203 18,71 18,26 34,67 3594 34,94 A203 19,87
FeO 24,33 24,75 1,44 1,42 1,40 FeO 13,51
MnO 0,16 0,26 0,05 0,05 0,05 MnO 0,09
MgO 7,09 7,37 0,66 0,63 0,60 MgO 4,49
CaO 0,02 0,09 0,01 0,02 0,05 CaO 0,07
Na20 0,16 0,15 0,62 0,51 0,56 Na20 0,12
K20 9,36 9,10 10,47 10,61 10,52 K20 7,29
H20 3,87 3,50 4,42 4,51 4,26 H20 4,20
Summe 100,33 100,76 98,04 99,84 98,40 Summe 98,06




Anhang

Anhang 8 EDAX-Analysen

a) Mylonitprobe Sp-65

pkt 1 pkt 2 pkt 3 pkt 4 pkt 5 pkt 6 pkt 7  pkt8 pkt 9
SiO2 63,55 64,19 49,62 46,57 27,00 44,79 6445 38,10 66,57
TiO2 - - 15,73 - 24,87 - - - -
A203 25,46 19,77 13,95 26,50 14,07 26,08 24,36 24,31 23,55
FeO - - - 0,21 7,26 4,30 - 10,08 -
MgoO - - - - - 2,07 - - -
Ca0o 2,88 - 15,67 26,72 26,80 22,86 3,48 14,69 1,18
K20 0,96 16,04 3,40 - - 025 0,13 - 0,64
Na20 7,15 - 1,63 - - - 7,58 - 8,05
Ce203 - - - - - - - 8,64 -
La203 - - - - - - - 4,18 -
P - - - - - - - - -
S - - - - - - - - -
Summe 100,00 100,00 100,00 100,00 100,00 100,35 100,00 100,00 99,99
b) Kataklasitprobe Pg-4

pkt 1 pkt 2 pkt 3 pkt 4 pkt 5 pkt 6 pkt 7 pkt9 pkt11
SiO; 67,49 77,90 84,36 80,43 80,11 79,72 78,22 77,43 2,74
TiO2 - - - - - - - - -
A203 22,94 13,34 9,58 11,53 11,87 11,25 11,70 11,79 8,56
FeO - - - - - 1,29 1,07 0,98 58,19
MgO - - - - - - - - -
CaO 0,50 3,19 2,32 2,63 2,50 2,39 2,80 1,75 0,27
K20 0,94 5,58 3,74 5,40 5,51 5,34 5,07 6,72 0,24
NaO 8,13 - - - - - - - -
Ce03 - - - - - - - - -
Lay03 - - - - - - - - -
P - - - - - - - - 13,36
s - - - - - - 1,02 1,20 10,16
Summe 100,00 100,01 100,00 99,99 99,99 99,99 99,88 99,87 93,52
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