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4 Fluidmigration und Massentransport in der amphi-
bolit- bis grunschieferfaziellen Pogallo Storungszone

4.1 Einleitung

Fluidmigration ist in der Erdkruste haufig 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 Lagerstitten (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 iiberwie-
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 Uberpriigung erfahren haben. Diese Heraushebung ist zeitlich nach der Entstehung
der zuvor beschriebenen Scherflichengefiige einzuordnen. Das bietet die Mdoglichkeit, 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 Mobilitit von Ionen
erhohen 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 erh6hen (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 erhohte 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 fiihren und wird
als moglicher Ausloser fiir Erdbebenzyklen interpretiert (Sibson, 1975; Blanpied et al., 1992).

Die Permeabilitit eines Gesteins spielt fiir die Mechanismen der Fluidmigration und das
Fluid/Gesteins-Verhéltnis eine wichtige Rolle. Innerhalb von Scherzonen ist die Permeabilitét
der Gesteine etwa dreimal so grofl wie im Nebengestein (McCaig, 1997). Eine Erhohung 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 préisentiert. 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 Giel3en.
Die Betriebsbedingungen des Spektrometers liegen fiir 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.

\ArtO/A 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 76,94 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 0,92
Al,O; | 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,O; | 4,80 545 5,55 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 2,17 210 234 184 095 028 231 1.8 224 197 180 901 0,16 222 214
CaO | 1,64 2,19 223 145 174 216 055 2,64 445 179 18 246 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
KO | 320 220 325 322 78 657 356 2,67 352 323 268 331 104 443 187 524
P,Os | 0,04 017 022 019 018 014 009 021 0I5 019 019 023 013 0,18 028 0,13

5 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 5121 850,1
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 stidostlich 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 sedimentére Entstehung spricht. Dies deckt sich mit Beschreibungen von Boriani
et al. (1977), wonach die Strona-Ceneri Zone hauptsidchlich 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
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Abb. 4.1: Skizze des beprobten Profils iiber 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 zusammengefalit (durchgezogene Linie = Mineral hiufig, 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 feinkdrnigen 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 &lterer Kataklasite in der
Matrix eines jlingeren (Probe Xrf-5, ungekreuzte Nicols, lange Bildkante 2,5 mm).

Der am stirksten deformierte Bereich des Mylonitgiirtels wird von einer 10 cm breiten Kata-
klasezone gebildet, die von einer markanten Stérungsnarbe 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 siiddstlichen 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 grolen Hornblendeklasten sind vermutlich fiir die leicht
erhohten Al- und Ca-Gehalte verantwortlich. Aufgrund der &hnlichen 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 Verhéltnisse 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 mul3 bedacht werden, dafl der hohe SiO,-Gehalt und der
niedrige Ti10,-Gehalt auf fluidbedingte Silifizierung des Gesteins zuriickgehen kénnen.

Die Probe Xrf-16 (500 m NW des Mylonitgiirtels der Pogallo Linie, Abb. 2.1) repridsentiert
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. AlLO; 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 hdheren Gehalt an
Si0,, CaO und Na,O auf, was sich durch hohere 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 Ausmall der metasomatischen Alteration abzuschétzen

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 wihrend der Deformation
oder Alteration nahezu immobil verhalten, d.h. sehr schwer 16slich 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 Wissern
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 wéhrend 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 iiber die relative Elementmobilitit 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
Immobilitdt 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*=MOMHC® 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 Masseninderungen AM in Gew.% zwischen Ausgangsgestein und alteriertem Gestein
ermittelt werden (Grant, 1986):

AM = (1/m 0100) - 100 = 100 O(1/m - 1) (4.3)

Bei einer Steigung von m = 1 liegt konstantes Massenverhalten vor, d.h. C* = C°. Fiirm < 1
ist ein Massenzugewinn innerhalb der Scherzone zu verzeichnen, wihrend m > 1 einen
Massenverlust anzeigt. Mit Hilfe der Steigung m 1d6t die Konzentrationséinderung AC eines
bestimmten Elements (i) gegeniiber dem Ausgangsgestein bestimmen:

AC; = CiA/ m - Cio (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° 0100 (%) 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 kdnnen, werden die Element-
konzentrationen mit einem Skalierungsfaktor multipliziert (siche Abb. 4.3). Wihrend 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 mul} bei der graphischen Auswertung der
Elementverschiebungen beriicksichtigt werden. Auf die rechnerische Auswertung hat dies
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jedoch keinerlei EinfluB8. Die Skalierungsfaktoren sind fiir die einzelnen Elemente in allen
Diagrammen gleich.

20 < Abb. 4.3: In dem Isoconen-Diagramm nach
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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 Stérungszone 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 Druckldsungserschei-
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,O, 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 konnen 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 paf3t.

Die Anreicherung von P,Os kann auf sekundir gebildeten Apatit zuriickgehen, 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 Ionengrofle 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 Massenidnderung
des alterierten Gesteins im Vergleich zu dem Ausgangsgestein, dem feldspatreichen Gneis
(Xrf-1), bilanziert. Um die Konzentrationsdnderung 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,O:s
95,2 Mylonit

Beispiel Mylonit Xrf-8 (im NW der Kataklasezone)

MO/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 Al,O; + 0,41 g Fe,0;
+ 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 P05
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 1d6t 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 Drucklosung 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 gréfiten Massenverlust an. Die
drei Proben sind in unterschiedlichem Ausmalle alteriert und reaktiviert, wobei die mittlere
Probe Xrf-7 die stirkste Alteration aufweist. Moglicherweise reprisentieren 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, wéhrend 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,O
ist ebenfalls in allen drei Proben zu verzeichnen. Teilweise sind die Bruchstrukturen auch mit
Kalifeldspat verheilt, was den erhdhten 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 erh6hte 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 trigt in den beiden randlichen Kataklasiten zu den
erhohten CaO-Gehalten bei. In der mittleren, sehr feinkdrnigen (<< 5 pm) Kataklasitprobe
(Xrf-7) sind diese Minerale nicht mehr zu beobachten.
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o g & ® Ba/20 © 60 r
R A Rb/5 ® ®25Ca
< Nie 10Fe® ~
3 5ca0 WA 3 Ba20 @  3Al oCr
i « ) ®50 Na
X Zr/5, 4 Sr/5
© Ye © ® ®10 Fe
© 30 50 Ti w® 30 Ni @PP
N cu v $215  925Mg
100 Pg ® zn/2 r 100 P 50 Ti
150 Mn ° Nb @
L @ _¥'Nb ®Fb 20 N FH50 M ® Zn/2
+ (omentveris)
0 ‘ ‘ ‘ ‘ L ‘ 0 ‘ ‘
0 30 60 90 0 30 60 90
fsp-reicher-Gneis (Xrf 1) 90
Pbe ®Si
Abb. 4.6: In dem Grant-Diagramm wird die Ele- < 60 |
mentkonzentration des Ausgangsgesteins auf der & 20Na e
x-Achse und die Elementkonzentrationen der = cue
. Zn/2
Pogallo-Kataklasite auf der y-Achse dargestellt. 3 '1’0 K'.
Hauptelemente in Gewichtsprozent, Spurenele- £ 39 | Rb/5 @
mente in ppm. Durchgezogene Linie = Isocone e B8
. . . al
der immobilen Elemente, entspricht massenkon- Ne P e ®l0Fe g
. . — 25 Ci
stantem Verhalten. Die Skalierungsfaktoren der Nb @® 100 P o2 ® 025 Mg
. . . . 150 Mi |
einzelnen Elemente dienen der besseren Ubersicht- 0 e ‘ ‘
lichkeit des Diagramms. Diskussion siche Text. 0 30 60 90

fsp-reicher-Gneis (Xrf 1)

Obwohl Pb*" aufgrund seiner TonengrofBe als Substitut fiir K™ in Frage kommt, ist keine gute
Korrelation zwischen K und Pb zu erkennen. Vielmehr dhnelt die Verteilung von Pb der von
Zn. Eine mogliche Erklarung fiir den deutlichen Anstieg von Pb und Zn in der mittleren
Kataklasitprobe (Xrf-7) wére die hydrothermale Ausscheidung von Galenit und Sphalerit.
Auch Cu zeigt im zentralen Kataklasit (Xrf-7) einen erhéhten 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 kénnen, dhnlich dem Sr, aufgrund ihrer groBen chemischen Ahnlichkeit
das K'-Kation substituieren (Wedepohl, 1969).
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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) prédsentiert. Auch hier repré-
sentiert der feldspatreiche Gneis (Xrf-1) der nordlichen Strona-Ceneri Zone das Ausgangs-
gestein. Erldauterungen zur Rechnungsweise siehe 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,O4
- 0,50 g FeyO; - 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*-M°)yM° = 1,273
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;0; - 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 konnen 98 bzw. 96 % des ermittelten Massengewinns mit den
beobachteten Konzentrationsveranderungen 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 erh6hten SiO,- und K,0O-Gehalten bei.

4.5 Spezielle Untersuchungen zur Mineralum- und Neubildung

4.5.1 Ternadre 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 liber den Mylonitgiirtel. Im Spatstadium 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-y. Kalifeldspat konnte nicht beobachtet werden, vereinzelt aber Anorthoklase
(AbspAnjg0). 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<;oOr<so) zu.
Der An-Gehalt der Plagioklase sinkt auf durchschnittlich Anj;y (Grenzbereich
Albit/Oligoklas).

In den kataklastisch iiberprigten Gesteinen (Xrf-5, Pg-4, Sp-61) sind neben Plagioklasen
(An<y) und vereinzelten Albiten iiberwiegend Alkalifeldspite 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 Kalifeldspdte (An<sOrsgp) mit niedriger
Ca-Komponente zu finden. Die Zahl der Anorthoklase (An<sOrjg.s0) und Albite geht zuriick.
Aufgrund der intensiven Deformation ist die KorngroBe der Klasten stark reduziert
(<100 pum), und die Serizitisierung nimmt zu. In dem extrem feinkérnigen Ultrakataklasit
(Pg-4) sind nur wenige Feldspatklasten erhalten, die aufgrund ihrer Mineralzusammensetzung
eine Trennung in reinen Kalifeldspat (Or-9s) und Albit (An3Or;) erkennen lassen.
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Abb. 4.8: Die Darstellung der chemischen Zusammensetzung der gemessenen Feldspéte in terndren
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, unregelméfig 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) UnregelmaBig begrenzter, mit Kalifeldspat verheilter Rif} 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 unregelmifBigen 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 pm 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 pm) 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-;Orsj3). Die Matrix der
Mylonitprobe (Sp-65) umfaft tiberwiegend Quarz, Albit, Chlorit und Muskovit. Entlang der
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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 81,3 09
e 66 80,0 134
f 00 29 971
g 00 30 970
h 180 81,3 07

0,0 2,3 97,7
0,1 22 978
149 84,5 0,6
15,8 832 1,0
m 141 81,1 48
n 122 862 1,6
o 12,7 851 2.2

—_ X

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 Flachenbereichen (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

ALO, 1134 1153 11,87 1125 11,70 11,79
FeO - - - 129 1,07 098
CaO 276 2,63 250 239 280 175
K-O 477 540 551 534 507 672
S - - - - 102 120

bl 100.00 100.00 100.00 99.99 99.88 99.87

Tab. 4.3: Semi(halb-)quantitative SEM-MeB-
werte unterschiedlich gro8 gewihlter 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 gréBer gewiéhlten
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 Flachenmessungen (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 beschréinkt ist. Mit Vergréerung des
gewihlten MeBbereichs werden zunehmend Feldspatklasten, Nebengesteinsbruchstiicke sowie
verheilte Risse und Briiche erfal3t. Das spiegelt sich in erhohten 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 groBen MeBbereichen und lassen insgesamt
keinen Trend erkennen. Das Auftreten von Fe und S in den grof3 gewéhlten Mefbereichen
geht auf vereinzelte Pyritausscheidungen zuriick.

453 Glimmer

In den Paragneisen der siidlichen Ivrea Zone ist eine Verdnderung in der Mineralchemie der
rotbraunen Biotitschuppen mit Anndherung 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 Farbidnderung mit sinkenden TiO,-
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Gehalten in den Glimmern zu erkldren. Dal} 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 hohere 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 bestétigen
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 7one 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 1.60 231 2.59 2.61 1.27 0.56 0.66
Al,Os 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 7.17 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>O 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 stidlichen 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, widhrend Fe, Mg und Ca
abgereichert wurden.

Eine quantitative Massenbilanz ergab fiir die Mylonite einen Massenverlust von ca. 5 Gew.%,
der hauptsichlich auf die Abfuhr von SiO, durch Druckldsungsprozesse in Quarz zuriickzu-
fithren ist. Fiir die Kataklasite hingegen ergeben sich merkliche Massengewinne von bis zu
130 Gew.%, die {lberwiegend auf einer starken Silifizierung beruhen. Die sprdode
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 flir 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 Storungszone 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 tiber-
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, da3 ein Teil der Briiche
wihrend der spéteren, alpidischen Uberprigung angelegt wurde. Das wiirde den tatséchlichen
Massengewinn wiahrend 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 Permeabilitaten

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, wihrend 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 Scherfldchen 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 Permeablitit 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 erfdhrt. 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 héheren Drucks gelost 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 Losungs- und Ausscheidungsbereichen als
diffusiver Prozef3 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 wihrend der Deformation durchgreifend infiltriert haben konnten.
Dal} Na, zumindest teilweise, in das deformierte Gestein siidostlich 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 zurlickzufiihren 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 um auszumachen ist (Abb.
4.13b) und die als beginnende Bruchpermeabilitit interpretiert werden konnen.

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

o

Abb. 4.13: b) intergranulare Briiche in den Myloniten dokumentieren die beginnende Bruchper-
meabilitdt (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 ermdglichen advektives und kanalisiertes FluidflieBen und damit raschen
Massentransport in den Kataklasiten. Mineralausscheidungen (Qtz, Kfs, opake Phasen)
entlang der Bruchmuster belegen den advektiven Massentransport. Die gleichmédfige Vertei-
lung von Kalifeldspat in der Matrix des Ultrakataklasits Pg-4 beruht auf homogener
Alteration, die nicht auf Risse und Briiche beschrinkt ist.

4.6.3 Fluidmigration wahrend der Entwicklung der Scherzone

Durch die FlieBrichtung einer fluiden Phase kann die Stabilitit von Alterationsmineralen
erheblich beeinflulit werden. Kommen Temperatur-aufwirts flieBende, autheizende, wélrige
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 fiihren (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-abwirts 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-aufwirts 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-
peraturveranderungen 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 iber-
sattigt und K-Feldspat kann ausge-
schieden werden. Die Gewinne oder
Verluste von Na und K wéhrend der
, ' \ Alteration konnen als Anzeiger fiir
““““ - --- ' die FlieBrichtung des Fluids wihrend
der Deformation interpretiert werden.

log ana+/ak+

- -Q10
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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 ,,dlteren* 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 Géinge
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 erkldren. Moglicherweise hat sich die FluidflieBrichtung wéhrend
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-abwirts gerichteten Fluid-
flieBen einer anderen Reaktivierungsphase zuzuordnen sind. Zu iiberpriifen wire diese Inter-
pretation beispielsweise anhand von Isotopengeochemischen Untersuchungen (siehe Ausblick
Kap. 5.5).
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4.6.4 Antriebsmechanismen fir den Fluidfluf

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 wéahrend 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 {iberwiegend auf thermischer Ausdehnung und
Auftriebseffekten (Walther, 1994). Heille 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 heille Fluide und kdnnen
dadurch nach unten sinken, wihrend die hei3en Fluide aufsteigen.

4.6.5 Abschatzung der Fluidmenge wahrend der Kataklase

Anhand der ausgeschiedenen oder gelosten Menge an Quarz innerhalb einer aktiven
Scherzone kann man die minimalen Fluid/Gesteins-Verhéltnisse wéhrend 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 Abschitzung der PT-Bedingungen wihrend 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™) 148t sich
daraus ein geothermischer Gradient von etwa 36 °C/km ermitteln. Wihrend 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 Ay = 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. 2.6f,h) belegt. Auch die gegenseitige Uberprigung
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verheilter Ginge und Risse (Qtz, Kfs, Prh) und das Auftreten schlecht sortierter Kataklasite
mit Bruchstiicken alterer Kataklasite in der Matrix eines jiingeren (Abb. 2.7c, 4.2b)
dokumentieren verschiedene Generationen der Bruchbildung. Verheilte Génge in
unterschiedlichen Deformationsstadien deuten darauf hin, dall 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
Temperaturabhingigkeit 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 Py = 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 wihrend der Kataklase
ergibt sich aus Abb. 4.14 eine Loslichkeit von 0,83 g SiO, pro kg Wasser. Fiir die folgende
Abschétzung wird eine vollstdndige Ausscheidung der geldsten Menge SiO; an Ort und Stelle
angenommen. Fiir die ermittelte Fluidmenge ergeben sich somit Minimalwerte.

AMassegjo_

Fluidmenge = (4.6)

Loslichkeitgjo,
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 benétigt. 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-Verhiltnis von bis zu 1400 : 1.
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